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概要

沈み込み帯における地震・火成活動には，沈み込む海洋プレートとともに沈み込む物質

が重要な役割を果たしている．特に含水鉱物として運ばれる水は，上面地震帯や二重深発

地震面などのスラブ内地震活動，および島弧マグマ活動と密接に関係していると考えられ

ている．一方で，水の存在は地震波速度や地震波減衰などの異常として観測される．この

ため，各地の沈み込み帯で詳細な地震波速度・減衰構造の推定が精力的に行われており，

沈み込むプレート内の水の分布や，水循環過程，地震・火成活動への水の寄与などが明ら

かになりつつある．

東北日本は世界的にみて沈み込み帯で観測される地震・火山現象に対する理解が進んで

いる地域の一つである．例えば，マントルウェッジ内の微細構造の推定から，不均質構造

とマントル対流や島弧マグマの生成・上昇過程との関係など，多くのことが検討され，マ

ントルウェッジから島弧地殻にかけての水やメルトの上昇経路が議論されている．これに

対して，東北日本下に沈み込んでいる太平洋プレート（スラブ）内部の詳細な不均質構造

は，マントルウェッジに比べその理解は十分でない．これは，スラブ最上部に位置する海

洋性地殻など，特徴的な構造が局在化し，また，マントルウェッジとスラブの不均質構造

の影響を分離することが困難であることが要因の一つである．一方で，スラブの沈み込み

は，多くの流体・揮発性物質を地球内部へ運び込む地球上で最も重要なプロセスである．

特に海洋性地殻やスラブマントルに含水鉱物として取り込まれた水は，地球内部へ運ば

れ，温度と圧力の増加に伴い周囲へ水を解放する．含水鉱物やこのようにして放出された

水は地震波速度や減衰の構造不均質として観測されることが知られており，また，近年，

スラブ内部の地震波不均質構造とスラブ内地震の分布の関係が徐々に明らかになりつつあ

る．したがって，太平洋スラブの構造（地震波速度および地震波減衰構造）を明らかにす

ることは，沈み込み帯の水や物質の循環過程，およびスラブ内地震の発生メカニズムを理

解する上で非常に重要となる．

そこで本研究では，沈み込み帯における水循環やスラブ内発生メカニズムの解明を目的

として，太平洋スラブの詳細な不均質構造の推定に取り組んだ．具体的には，海洋性地殻

の地震波速度構造と太平洋スラブの地震波減衰構造の推定を試みた．

第 1章では，沈み込み帯の不均質構構造と地震活動に関するに関する現状についてまと

めた．また，本研究の目的と構成を記した．

第 2章では，東北地方と北海道東部において，海洋性地殻の地震波速度構造の推定につ

いて述べる．本研究ではまず，東北地方で観測される太平洋スラブの上部境界での PS変

換波の到達時刻を読み取り，その後，地震波走時トモグラフィ法により海洋性地殻の P波

速度を推定した．次に，北海道東部のスラブ内地震において観測される後続波に注目し，

この波群の伝播経路や発生の原因の検討を行った．その結果，この波群が海洋性地殻を伝

播したガイド波であることを明らかにした．本研究ではさらに，この波群の到達時刻の差

から北海道東部における海洋性地殻の地震波速度を推定した．これにより，東北地方の P

波速度として，前弧域下で 6.5-7.5 km/s，背弧域下で 7.5-8.5 km/sを得た．一方で，北

海道東部では前弧域下における P波速度，S波速度，Vp/Vsは，それぞれ 6.5-8.0 km/s，
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3.5-4.0 km/s，1.80-1.85 程度と見積もられた．両地域において，海洋性地殻の速度は深

さとともに徐々に速くなるという特徴を示し，東北地方では深さ 100 km以浅，北海道東

部では深さ 80 km以浅では海洋性地殻を構成する含水鉱物から期待される地震波速度よ

りも 15 %程度遅く，これよりも深い領域では含水鉱物から期待される速度にほぼ一致す

る．これらの結果は，東北地方下と北海道下に沈み込む海洋性地殻では深さ 80-100 km

以浅では，含水鉱物に加え 1 vol% 程度の流体の水が存在することを示唆する．さらに，

このような顕著な速度低下域の分布は，上面地震帯の分布と対応しているようにもみえ

る．含水鉱物の脱水が深さ 100 km付近で生じることを考えると，低速度域の分布と地震

活動の対応は海洋性地殻内で発生する地震の発生メカニズムとして脱水脆性化説を支持す

るものであると考えられる．また，両地域下の深さ 80-100 km付近の P波速度は，東北

地方に比べ北海道東部でやや速い．　これは北海道下に沈み込む太平洋プレートの斜めに

沈み込み起因する，海洋性地殻やマントルウェッジの温度構造の違いを反映していると考

えられる．

第 3 章では，東北地方下における太平洋スラブの地震波減衰構造の推定について述べ

る．ここでは，同じような伝播経路を持つ 2つのスラブ内地震の観測スペクトルの比をと

ることでマントルウェッジ以浅の減衰の影響やサイト特性を打ち消し，イベント間の特性

として，太平洋スラブの P波減衰を推定した．なお，減衰を推定する際に必要となるコー

ナー周波数は，S波コーダスペクトル比法により推定したものを使用した．解析の結果，

太平洋スラブ内部の平均的な P波減衰として Q−1
p = 0.016 ± 0.051を得た．なお，本解

析では解析データ全体の約 35%で負の減衰（Q−1
p < 0）が推定された．ただし，これら

の負の減衰はコーナー周波数の推定誤差や仮定したモデルスペクトルでは再現できない現

実の複雑な震源過程（ゆらぎ）に起因する不確性の影響が影響していると考えられる．次

に，推定されたイベント間の P波減衰を用いて，東北日本下における太平洋スラブの 3次

元 P 波減衰構造の推定した．ここで，トモグラフィを行う際には，減衰が負となるデー

タも使用した．これは，震源スペクトルのゆらぎなどによって推定される負の減衰を解析

データからはずすことで 3次元構造として P波減衰を過大評価する恐れがあるためであ

る．推定された P 波減衰分布をみると，太平洋スラブ最上部付近（スラブ上部境界から

10 km）ではスラブマントル中央部（スラブ上部境界から 35 km）よりも大きな減衰が推

定された．また，上面地震帯や 2003年宮城沖地震（M 7.1）の震源域近傍では周囲に比べ

て P 波減衰が大きくなる傾向がある．流体や蛇紋岩の存在は減衰を大きくすることが知

られており，また，これらの領域では地震波の低速度や高 Vp/Vsが推定されている．し

たがって，本解析の結果は地震波速度とは独立した情報としてスラブ内地震の震源域周辺

には含水鉱物や流体の水が存在していることが強く示唆している．

第 4章では，本研究で推定した海洋性地殻の地震速度構造と太平洋スラブの P波減衰

をもとに太平洋スラブ内地震の発生メカニズムや水循環過程について考察した．

本研究では，後続波の適用やスペクトル比法を使用することにより，太平洋スラブの地

震波速度・減衰構造を高い空間分解能で推定することに成功した．得られた結果は，深さ

70-100 km の海洋性地殻内やスラブ内地震の発生域周辺で水や含水鉱物が存在すること

を示しており，スラブ内地震の発生には水が深く関与していることが明らかになった．こ

れらの成果は，スラブ内地震の発生メカニズムや沈み込み帯における水循環過程の理解を

さらに進展させる上で極めて重要な観測事実である．
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第 1章 序論

沈み込み帯における地震・火成活動には，沈み込む海洋プレート（スラブ）とともに

地球内部へ運び込まれた物質（特に水 H2O）の存在が重要な役割を果たしていると考え

られている (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima, 2014)．例えば，二重深

発地震面 (e.g., Hasegawa et al., 1978; Brudzinski et al. 2007) や上面地震帯 (Kita et

al., 2006)に代表されるスラブ内の特徴的な地震活動域の形成には蛇紋岩などの含水鉱物

の脱水を伴う相転移や脱水により生じた流体が寄与していることが指摘されている (e.g.,

Hacker et al., 2003; Yamasaki and Seno, 2003; Kimura and Nakajima, 2014)．また，

地球内部における水の存在は，地震波速度 (e.g., Nakajima et al., 2001) や電気伝導度

(e.g., McGary et al., 2014)の異常として観測されることが知られている．

東北日本や北海道が属する東北日本は太平洋プレートの沈み込み帯に位置し，世界で最

も地震・火山活動が活発な地域の一つである．両地域では防災科学技術研究所の Hi-net

に代表される稠密な基盤的地震観測網 (Obara et al., 2005)やそれ以前から東北大学や北

海道大学，弘前大学などにより展開されてきた定常的な地震観測網によって，良質かつ多

量の地震観測データが蓄積されている．また，計算機の発達は，複雑な構造モデルの構築

や大規模なデータ処理を必要とする解析の適用範囲を広げ，これまで蓄積されたデータを

有効に活用することを可能にした．その結果，沈み込む太平洋プレートとそこから放出さ

れる流体により引き起こされる島弧マグマ活動に関係する詳細な構造のイメージングが精

力的に行われ，東北日本は世界的にみても最も地震学的な理解の進んだ沈み込み帯の一つ

として知られている．

東北日本下の不均質構造に関する研究は盛んに行われてきた．例えば，地震波走時トモ

グラフィによる 3次元的な速度構造のイメージング (e.g., Zhao et al., 1992; Nakajima et

al., 2001)は，大陸地殻やマントルウェッジの不均質構造および島弧マグマの生成・上昇

過程に関する重要な知見をもたらしている．また，地震波減衰構造の推定 (e.g., Tsumura

et al., 1996, 2000; 羽田 , 2012; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014) も進みつつあ

り，マントルウェッジにおいて低速度域と対応する高減衰領域が見出され，不均質構造

と温度や流体（メルト）の関係が議論されている．加えて， S 波スプリッティング解

析 (e.g., Nakajima and Hasegawa, 2004; Nakajima et al., 2006)や異方性トモグラフィ

(e.g., Hung et al., 2011)，および地殻熱流量観測に基づいた数値モデリング (Peacock

and Wang, 1999; Wada et al., 2009, 2015)などにより，東北日本下のマントル対流の理

解が進み，マントルウェッジの斜めの低速度・高減衰域は，スラブの沈み込みに伴い生じ

たマントルウェッジ内部の二次対流の上昇部分に相当し，そこには最大で数 vol%のメル

トが存在すると考えら得ている (e.g., Hasegawa et al., 1991; Hasegawa and Nakajima,

2004; Nakajima et al., 2013)．

太平洋スラブやその周辺域で発生する地震についても，多くのことが明らかになりつつ

ある．例えば，スラブ内の二重深発地震面 (e.g., Hasegawa et al., 1978)の存在は，沈み

込み帯における特徴的な地震活動の一つである．東北日本下では，二重深発地震面の上面

では down-dip compressionの，下面では down-dip tensionのメカニズム解を持つ地震
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が発生することが知られており，これはスラブのベンディングなどに起因する応力場の不

均質を反映するものであると考えられている．また，詳細な地震活動の分布やメカニズム

解の検討から，二重深発地震面上面の深さ 70-90 km 付近での特に活発な地震活動（上

面地震帯 (Kita et al., 2006; Hasegawa et al., 2007)）や深さ 150 km付近での小規模な

クラスター (Nakajima et al., 2013)，スラブ上部境界の極近傍で正断層型の地震の発生

(Igarashi et al., 2001)などが発見されており，このようなスラブ内地震活動には，含水

鉱物の脱水反応やそれにより周囲に放出される流体の存在が関与していると考えられてい

る (e.g., Wang, 2002; Hacker et al., 2003; Kita et al., 2006)．

一方で，速度トモグラフィ (e.g., Zhang et al., 2004; Tsuji et al., 2008)やレシーバー

関数解析 (e.g., Tonegawa et al., 2006; Kawakatsu and Watada, 2007)を中心とする解

析により，太平洋スラブ内部やその周辺域の不均質構造も明らかになりつつある．Tsuji

et al. (2008) や Nakajima et al. (2009c) などでは， DD トモグラフィ法 (Zhang and

Thurber, 2003)を用いて太平洋スラブの速度構造を推定し，スラブ最上部に，海洋性地

殻に対応する顕著な S波の低速度域が存在し，それが深さ 80 km程度まで分布している

ことを明らかにした．また， Nakajima et al. (2009a)では，この低速層が東北日本から

関東地方まで連続的に分布することを示し，関東地方下ではこの低速度域の下限が急激に

深くなることを見出した．このような特徴は上面地震帯に代表される海洋性地殻内部の

活発な地震活動分布でも確認できる (Hasegawa et al., 2007)．また，西南日本やカスカ

ディア下の海洋性地殻では 2.0を越えるような Vp/Vsが観測されており (e.g., Audet et

al., 2014)，東北日本下の地殻でも 1.90程度の値が推定されている (Tsuji et al., 2008)．

一方で， Zhang et al. (2004)は太平洋スラブマントル内部の構造を議論しており，二重

深発地震面下面の地震発生域近傍では P波速度が低下するとともに Vp/Vsが小さくなる

ことを示した．このような特徴は北海道下においても観測されている (Nakajima et al.,

2009c)．

上述したような一連の研究により，東北日本下の太平洋スラブ内部では，地震波の不均

質構造（特に低速度域の存在）と地震活動が極めてよい対応関係にあることが明らかに

なった（Fig. 1.1）．このような地震学的観測に基づいた解析に加え，地球化学，あるいは

岩石実験などの物質科学的な知見 (e.g., Hacker et al., 2003; Yamasaki and Seno, 2003;

Abers et al., 2013; Kimura and Nakajima, 2014)から，スラブ内地震の発生には水の存

在が寄与していると考えられている（脱水脆性化説 (e.g., Kirby et al., 1996)）．このよ

うな水と地震発生との関係は，低速度かつ高 Vp/Vsを示す海洋性地殻の存在は明らかに

なっている，西南日本やカスカディア，ニュージーランドなどの他の沈み込み帯において

も明らかになっている (e.g., Shelly et al., 2006; Rondenay et al., 2008; Audet et al.,

2009, 2011; Kato et al., 2010)．

東北日本で発生した地震ではしばしば後続波（変換波や反射波，ガイド波）が観測され

ることが知られており，例えば，太平洋スラブ上部境界で生じる PS変換波や SP変換波

からスラブ上部境界の形状の推定が行われている (e.g., Matsuzawa et al., 1986, 1990;

Zhao et al., 1997)．また，地震波が遅い海洋性地殻では地殻内部にトラップされた波

群が観測されることが知られており (e.g., Fukao et al., 1983; Hori et al., 1985; 1990;

Ohkura, 2000; Miyoshi et al., 2012)，ガイド波を用いて海洋性地殻の速度分布が議論さ

れてきた．また， Takemura et al. (2015)では海洋性地殻内部のトラップ波を詳しく解
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析し，地殻内部に短波長不均質が存在することを指摘した．これらの研究は，後続波を用

いた解析により，初動走時解析では情報を十分に抽出できないスラブ上面の位置や微細構

造を明らかにできることを示しており，後続波はスラブの構造解析に強力なツールとなる

ことを意味している．

加えて，比較的浅い領域の地震でも多くの後続波が観測されており (e.g., 清水・前田,

1978; Umino et al., 1995)，S波の反射面として沈み込むプレートの上面深さの推定 (e.g.,

Obara and Sato, 1988)などに適用されている．また，Umino et al. (1995)では東北地

方の太平洋沿岸域下の地震に対して，海底面で S波から P波に変換した波群を用いるこ

とで，陸域の観測網の外側である海域下で発生した地震の震源深さを精度よく推定する手

法を開発した．この方法により，海域下における太平洋スラブ内の地震活動が 2 面を成

すこと（二重浅発地震面の存在）が明らかになった (e.g., Gamage et al., 2009)他，海域

下で発生した地震をトモグラフィへ適用する (e.g., Zhao et al., 2011)ことなどが可能と

なった．

また，前述したとおり，近年，東北日本下において地震波減衰構造の推定が進みつつあ

る (e.g., Tsumura et al., 2000; Nakajima et al.,2013; Liu et al., 2014)．これらの研究

により，マントルウェッジではスラブと平行した高減衰域の分布などが推定され，低速

度域とよく一致することが明らかになった．これにより，マントルウェッジにおける高

減衰・低速度域には高温であることに加え，流体やメルトが存在すると考えられている

(e.g., Nakajima et al., 2013)．一方で，太平洋スラブ内部の地震波減衰は，周囲のマント

ルウェッジに比べると減衰が小さいことがすでに指摘されている (e.g., Utsu, 1966; Utsu

and Okada, 1968) ものの，スラブ内部の減衰構造はまりよくわかっていない．一方で，

地震波速度の解析 (e.g. Mishra and Zhao, 2003; Zhang et al., 2004; Nakajima et al.,

2011)や二重深発地震面などの地震活動から，スラブ内部，特に地震の震源域周辺には流

体や蛇紋岩などの含水鉱物が存在することが指摘されている．流体や含水鉱物が存在する

と地震波の減衰は大きくなる (e.g., Karato et al., 2003)ため，太平洋スラブの地震波減

衰構造を明らかにすることは，スラブ内の含水鉱物や流体の分布の解明や二重深発地震面

など，スラブ内地震活動を理解する上でも非常に重要である．

そこで本研究では，沈み込み帯における水循環過程やスラブ内地震の発生メカニズムの

解明を目的として，太平洋スラブ内部の詳細な地震波速度・減衰構造の推定を試みる．具

体的には，まず，後続波（PS変換波とガイド波）を用いて海洋性地殻内部の詳細な地震波

速度構造の推定を行い，地殻内部での含水鉱物の分布や地震活動と水の分布を検討する．

次いで，太平洋スラブ内部の詳細な減衰構造の推定を目指し，解析手法の構築および高度

化を行う．

なお，本論文は以下のような構成である．

第 1章では，先行研究の概要と本研究の目的を述べた．

第 2章では，海洋性地殻の地震波速度構造について述べる．ここでは，東北地方と北海

道東部における海洋性地殻の速度構造の解析をそれぞれ報告し，地殻の速度の深さ分布や

地震活動の対応関係を考察する．

第 3章では，太平洋スラブ内部の地震波減衰構造について述べる．ここでは，主にスラ

ブ内部の減衰をより精度よく推定するために開発・高度化した手法などについて記述し，

得られた結果の解釈を行う．
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第 4章では，議論として，第 2部，第 3部で推定した海洋性地殻の地震波速度および太

平洋スラブの地震波減衰構造からスラブ内地震の発生メカニズムや沈み込み帯における水

循環過程について考察する．

第 5章では，本論文の結論を述べる．
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Fig.1.1 東北日本沈み込み帯の地震波速度構造と地震活動，水の分布 (Kimura and

Nakajima, 2014)．
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第 2章 海洋性地殻の地震波速度

2.1 はじめに

東北日本下や北海道下に沈み込む太平洋プレート（スラブ）最上部には，地震波速

度の遅い海洋性地殻が深さ 100-150 km 程度まで存在することが知られている (e.g.,

Matsuzawa et al., 1986; Kawakatsu and Watada, 2007; Tsuji et al., 2008; Nakajima

et al., 2009a,c)．また，地殻内部で発生する地震は，深さ 70-90 kmで活発な地震活動が

観測されている．このような特徴的な地殻内の地震活動は上面地震帯 (Kita et al., 2006)

と呼ばれている．

海洋性地殻を構成する主な岩石相は MORB （中央海嶺玄武岩，Mid Ocean Ridge

Basalt）である (e.g., Christensen, 1984)．加えて，島弧下に沈み込む海洋性地殻内部に

は，アウターライズ域での加水 (e.g., Faccenda et al., 2009)などにより生じた（MORB

を源岩とする）含水鉱物が存在すると考えられている (e.g., Hacker et al., 2003)．この

ような含水鉱物の存在は海洋性地殻の地震波速度低下の要因の一つである．一方で，東北

日本下や北海道下における温度・圧力条件に対して，海洋性地殻を構成する含水鉱物は深

さ 100 km 程度で相転移することが期待される (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and

Nakajima, 2014)．この相転移は脱水を伴う反応 (e.g., Hacker et al., 2003; Abers et al.,

2013)であり，解放された流体の水は地殻内部の地震活動に寄与していると考えられてい

る (e.g., Kirby et al., 1996; Kita et al., 2006)．

また，海洋性地殻の脱水により生じた水の一部はマントルウェッジへ移動すると考えら

れている (e.g., Iwamori, 2007)．マントルウェッジへ移動した水は結晶粒間中の間隙水や

蛇紋岩などの含水鉱物，あるいはウェッジ構成物質の部分溶融により生じたメルトとし

て存在する (e.g., Tatsumi, 1986; Mibe et al., 1999; Kimura and Nakajima, 2014)．こ

れまでの地震学的な観測に基づいた研究から議論されている，ウェッジ最下部の低速度

層 (Kawakatsu and Watada, 2007)やスラブと平行する低速度 (e.g., Zhao et al., 1992;

Nakajima et al., 2001; Nakajima and Hasegawa, 2004)，高減衰領域 (e.g., Tsumura et

al., 2000; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014) はそのような流体やメルトの分布を

反映したものであると考えられている．したがって，海洋性地殻を構成する含水鉱物の相

転移に伴う脱水により生じた水の存在は，マントルウェッジの対流 (e.g., Syracuse and

Abers, 2006; Wada et al., 2015)とともに，沈み込み帯における火山の形成や分布に強く

影響すると考えられている (e.g., Tatsumi, 1986; Nakajima et al., 2013)．

以上のように，海洋性地殻から脱水した水は海洋性地殻内部の地震活動や島弧マグマ活

動と密接に関係していると考えられる．したがって，海洋性地殻の詳細な不均質構造を

調べ，地殻を構成する含水鉱物の相転移が生じる深さや水の分布を明らかにすることは，

沈み込み帯における水循環および地震活動や島弧マグマ活動を理解する上で非常に重要

である．しかしながら，海洋性地殻は厚さ 7 km程度と薄い層である．このため，レシー

バー関数解析 (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007; Audet et al., 2009)や走時トモグラ

フィ (e.g., Tsuji et al., 2008; Nakajima et al., 2009a,c)により地震波の低速度域として
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明瞭にイメージされてはいるが，地殻内部の詳細な構造やその空間変化はよくわかってい

ない．一方で，スラブ内で発生したやや深発地震ではしばしば後続波が観測される (e.g.,

Matsuzawa et al., 1986, 1990; Zhao et al., 1997, Hasemi and Hori, 2010; Miyoshi et

al., 2012)．これらの後続波の中には，PS変換波やガイド波など，海洋性地殻を選択的に

伝播した考えられる波群 (e.g., Fukao et al., 1983; Hori et al., 1985; Matsuzawa et al.,

1986; Takemura et al., 2014) が知られており，そのような波群を解析することにより，

海洋性海洋性地殻に関する情報をより多く抽出することが可能となる．

そこで本研究では，東北日本と北海道で観測されるスラブ内地震の後続波に注目し，こ

れらの波群を解析に適用することで海洋性地殻のより詳細な地震波速度構造の推定を試み

た．具体的には，東北日本ではスラブ上部境界での PS変換波 (Matsuzawa et al., 1986;

Shiina et al., 2013; 椎名, 2013)を用いて海洋性地殻の P波速度を，北海道東部では日高

山脈西部で観測されたガイド波 (Shiina et al., 2014)を用いて海洋性地殻の地震波速度を

それぞれ推定した．

2.2 東北地方における海洋性地殻の P波速度

本研究では，まず典型的な沈み込み帯の一つである東北地方（Fig. 2.1）において太平

洋スラブ内地震で観測されるスラブ上部境界での PS変換波 (Matsuzawa et al., 1986)を

用いて海洋性地殻の P波速度の推定を行った．そこで，本節では解析に使用した PS変換

波に対して観測される特徴や東北地方下で推定した海洋性地殻の P波速度構造を示し，地

殻内の地震活動や水循環との関係を議論する．なお，解析の主な手法や手順は椎名 (2013)

に従う．

2.2.1 PS変換波の観測

Matsuzawa et al. (1986)によると東北地方で観測される太平洋スラブ内地震の PS変

換波は，以下のような特徴を持つ．

1. 水平動（特に radial成分）に卓越する．

2. ほぼ鉛直に地表面へ入射する．

3. TPS−P は震央距離によらずほぼ一定（10秒程度）．

4. 太平洋沿岸の観測点ほど TPS−P が小さい．

5. 二重深発地震面下面の TPS−P は上面のそれに比べて小さい．

6. 背弧側の観測点ではほとんど観測されない．

7. 初動 P波の半分程度の振幅を持つ場合がある．

とがわかる．ここで，TPS−P は PS変換波と P波の到達時刻差を表す．なお，太平洋ス

ラブ上部境界付近のイベントに対して観測される PS変換波の伝播経路は Fig. 2.2のよう

になる．

そこで，本解析では上述した特徴に基づいて PS 変換波の到達時刻の読み取りを行っ

た．なお，実際に読み取りの手順を記述すると以下のとおりである．

1. 基盤的地震観測網で観測された 3成分地震波形の収得．

2. 水平 2成分（NS成分，EW成分）から radial成分と transverse成分を合成．

3. これらの波形に 2-12 Hzのバンドパスフィルターを掛ける．
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4. back azimuth毎に観測点を区分し，震央距離を用いてペーストアップを作成．

5. 3成分の合成波形と振動軌跡から PS変換波の到達時刻を読み取る．

Fig. 2.3には，実際に PS変換波の同定と到達時刻の読み取りを行った波形の例を示す．

この図からもわかるように，PS 変換波は水平動成分に卓越した後続波として観測され，

また，同一のイベントに対して複数の観測点で観測される．PS変換波の読み取り精度は

平均的にはおおよそ 0.1-0.2 秒程度である．ただし，PS 変換波の立ち上がりがやや不明

瞭な場合や振幅が小さい場合では 0.4-0.5秒程度の読み取り精度となる．本解析では，PS

変換波の読み取り精度に応じた重みをつけて解析に使用した．

2.2.2 解析手法の概要

本解析では 2003年から 2012年に発生した太平洋スラブ上部境界付近のイベントに対

して PS変換波の同定を試み，結果，305個のイベントに対して 2,798個の PS変換波の

到達時刻を読み取ることができた．PS 変換波が観測されたイベントと観測点の分布は

Fig. 2.4に示す．なお，読み取った PS変換波のデータ数は椎名 (2013)とほぼ同程度で

ある．ただし，同定や到達時刻の読み取りの際に 3 成分波形から合成した RMS エンベ

ロープやランニングスペクトルの変化などを併用することで，読み取りや推定精度の向上

をはかった．

このようにして読み取った PS変換波の到達時刻データに対して，本解析では Zhao et

al. (1992) の地震波速度トモグラフィ法を適用し，海洋性地殻の P 波速度の推定を行っ

た．解析手順は椎名 (2013)の通りであるが，解析の簡単な手順を以下に記す．

1. 解析期間中に発生した地震の初動到達時刻を用いて，東北地方下における 3次元 P

波および S波速度構造の推定と震源の再決定を行う．

2. 推定した 3次元速度構造と PS変換波の読み取り値から，海洋性地殻の P波速度構

造の推定を行う．

3. 手順 2で推定された海洋性地殻の速度を用いて，3次元速度構造を更新する．

4. 手順 3で更新した速度構造を初期値として，再び手順 1により 3次元速度構造の推

定と震源の再決定を行い，手順 2により海洋性地殻の P波速度を推定する．

以上，手順 4で得られた海洋性地殻の P波速度構造を本解析の結果として得る．ここで，

初動走時トモグラフィに使用した地震の数は 5,194 個，P 波と S 波の読み取り値はそれ

ぞれ 130,150個，102,169個である．初動走時トモグラフィで使用した震源と観測点の分

布をそれぞれ Fig. 2.5と Fig. 2.6に示す．また，トモグラフィを行う際のグリッドは配

置は Fig. 2.7である．なお，本解析では手順 3で海洋性地殻の速度構造を更新する際の

海洋性地殻の Vp/Vsを 1.80，1.90，2.00の 3通りを仮定して解析を行った．ただし，こ

の Vp/Vs の範囲内では最終的に得られる海洋性地殻の P 波速度構造はほぼ変わらない

ことが確認できたので，以下では Vp/Vsを 1.90 (e.g., Tsuji et al., 2008; Audet et al.,

2009)とした場合の結果を示す．
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2.2.3 結果

信頼性の評価

推定した構造の信頼性を評価するために，本項では Checkerboard Resolution Test

（CRT）と Reconstruction Test（RT）を行い，その信頼性を議論する．

海洋性地殻の P 波速度推定に対する CRT と RT の結果を Fig. 2.8a,b と Fig. 2.8c,d

にそれぞれ示す．なお，与えた速度擾乱は海洋性地殻に相当する深さのグリッドに ±10%

の範囲で与えており，CRTでは 2グリッド（約 50 km）ごとに速度擾乱の正負を逆転さ

せた構造を，RTでは火山フロント直下（深さ約 100 km）付近で速度が急激に増加する

ような構造を与えた．また，PS変換波の理論走時には平均 0.0秒，標準偏差 0.25秒の正

規分布に従うランダム誤差を与えた．

まず．CRTの結果（Fig. 2.8a,b）から，東北地方の大部分で前弧域では太平洋沿岸付近

までは仮定した構造が復元されていることがわかる．一方で，背弧側では東北地方南部で

は構造が復元されているが，北部の構造はほとんど戻っていない．これは，背弧側北部の

PS変換波の観測データが少なく，波線が十分に交差していないためであると考えられる．

これに対して，火山フロント下で海洋性地殻に急激な速度増加を仮定した RT（Fig.

2.8c,d）では，CRTとほぼ同じ領域で構造が復元していることがわかる．特に東北地方の

中部から南部にかけては，火山フロント下に仮定した速度境界が明瞭に復元された．以上

の結果は，本解析で使用する PS変換波の走時データは約 50 km程度の空間分解能を持

ち，火山フロント下の急激な速度増加を含め，特に東北地方中部から南部では推定された

構造が信頼性の高いものであることを示している．

海洋性地殻の P波速度分布

本解析で推定した海洋性地殻の P 波速度分布を Fig. 2.9 に示す．その結果に対して，

PS変換波の走時残差を計算すると，初期に仮定した速度構造モデル（JMA2001 一次元

速度構造＋太平洋スラブに +5%の速度異常を与えたモデル）で計算される走時残差と比

べて PS変換波の走時や到達時刻をよりよく説明できており（Figs. 2.3a, 2.10），RMS走

時残差を比較した場合でも 1.6秒から 0.6秒に減少したことが確認された．また，P波走

時と S波走時の残差はそれぞれ 0.26秒から 0.19秒，0.45秒から 0.34秒へ減少した．

推定された海洋性地殻の P波速度の特徴を簡単にまとめると，前弧域で 6.5-7.5 km/s，

背弧域で 7.5-8.5 km/sが推定され，火山フロント直下付近の深さ 100 km程度で急激な

P波速度の増加が確認できる（Fig. 2.9）．

2.2.4 議論

本解析で推定した海洋性地殻の P 波速度は，特に前弧域下（深さ 60-100 km）で

JMA2001 一次元速度構造モデルや初動走時トモグラフィで推定された値よりも 15-

20%程度遅い．この速度低下はMatsuzawa et al. (1986)により推定した P波速度の低

下（6%）よりも大きい．一方で，Matsuzawa et al. (1986) では地殻の速度低下が深さ

60-150 kmで一様であることを仮定した場合の見積もりである．このため，本解析や近年

の構造モデル (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007; Tsuji et al., 2008; Nakajima et al.,

2009a,c) が示すような深さ 100 km 以浅に集中する低速度域の分布に対して速度低下を
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過小評価していると考えられる．また，前弧域では東北地方北部に比べて，南部ではやや

速い P 波速度が推定されているようにみえる．この違いの要因ははっきりとわかってい

ないが，北緯 38◦ 以南でみられるような海山の沈み込み (e.g., Masalu et al., 1997)が影

響している可能性が考えられる．

Fig. 2.11 は，推定した海洋性地殻の P 波速度を深さ 10 km ごとに平均し，その深

さ変化を表したものである．加えて，水に飽和した MORB（5.4 wt%）に対して期待さ

れる海洋性地殻の P 波速度 (Hacker et al., 2003) や実験的に見積もられた含水鉱物相

（lawsonite-blueschist）の P波速度 (Fujimoto et al., 2010)もあわせて記す．Fig. 2.11

から，本解析で得られた 100 km以深の P波速度は Hacker et al. (2003)による予測値と

ほぼ同じであることがわかる．これは，100 km以深における地殻の P波速度はMORB

の含水相により説明することができ，P波速度の増加は相転移による海洋性地殻を構成す

る岩石相・鉱物相の変化を表していると考えられる．これに対して，深さ 60-100 kmで

は，acker et al. (2003)による予測値（∼7.4 km/s）や Fujimoto et al. (2010)による岩

石実験の結果（7.2-7.4 km/s）よりも最大で 15%程度遅い P波速度（6.5-7.0 km/s）が

推定された．

海洋性地殻を構成する含水鉱物相は，結晶配列などに依存した強い異方性（>10%）を

持つことが知られている (e.g., Bezacier et al., 2010; Fujimoto et al., 2010)．また，断層

や亀裂など，構造に起因した異方性も報告されている (e.g., Faccenda et al., 2008; Song

and Kim, 2012)．したがって，PS変換波から推定された地震波速度には異方性が少なか

らず影響すると考えられる．これらの異方性の影響を定量的に評価することは困難である

が，PS変換波の波線の分布は，特に前弧域では，比較的密かつよく交差しており（Fig.

2.9a），本解析で得られた P波速度構造に対する異方性の影響は小さいと考えられる．

このため，前弧域で観測された海洋性地殻で P波速度の遅い領域（6.5-7.0 km/s）の形

成には，含水鉱物とともに存在する流体の水が関係していることが示唆される．東北地方

下では，深さ 80-100 km程度で海洋性地殻を構成する含水鉱物の脱水を伴う相転移が生

じ (e.g., Hacker et al., 2003; Kawakatsu and Watada, 2007; Nakajima et al., 2009a,c;

Wada and Wang, 2009)，脱水により生じた水はスラブ上部境界付近の低い透水域の存

在 (e.g., Peacock et al., 2011) や過剰な供給 (e.g., Abers et al., 2013) などにより地殻

内部に保持されることが考えられる．したがって，深さ 100 km以浅で推定されたの海洋

性地殻の顕著な P 波速度の低下は，地殻内部にトラップされた水の存在を反映している

と解釈できる．なお，本解析で得られた P 波の速度低下（Hacker et al. (2003) のモデ

ルに対して 10%程度）は，Vp/Vsを 1.90 (Tsuji et al., 2008)と仮定した上で，1 vol%

(equivalent aspect ratio = 0.01; Takei, 2000)により説明することができる．

海洋性地殻内部で顕著な P波速度が観測された深さの下限は，上面地震帯 (70-90 km;

Kita et al., 2006)の深さとよく対応する (Figs. 2.11, 2.12)．加えて，東北日本下に沈み

込んだ海洋性地殻の深さ 100 km付近で進行する相転移は，流体を含めた系で相転移（脱

水）後に体積が増加する (Abers et al., 2013)．このような地殻内の地震活動および岩石

学的な知見，および本解析の結果から，深さ 70-90 km付近の海洋性地殻内部では，地殻

を構成する含水鉱物から相転移により流体の水が放出され，間隙水圧の上昇とそれに伴う

有効法線応力の減少が生じ，その結果，地震の発生が促進されていると考えられる．これ

は，上面地震帯など地殻内における地震の発生には脱水脆性化 (e.g., Kirby et al., 1996)
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が強く関与していることを示唆している．

2.3 北海道東部下における海洋性地殻の地震波速度

前章では，太平洋スラブ上部境界における PS変換波を解析に適用することで，東北地

方下における詳細な海洋性地殻の P波速度構造の推定し，地殻内部の低速度域と上面地震

帯の分布が非常に良く一致することを示した．一方で，上面地震帯の分布は北海道 (70-90

km; Kita et al., 2006) や関東地方 (100-150 km; Hasegawa et al., 2007) でも報告され

ている．また，これらの地域下でも上面地震帯の分布する深さ程度まで海洋性地殻の顕著

な S波速度の低下が知られている (Nakajima et al., 2009a,c)．関東地方では東北地方や

北海道に比べて深い位置に上面地震帯が分布している (Hasegawa et al., 2007)が，この

ような地震活動の地域性は各領域におけるテクトニクスの違いを反映していると考えられ

ており (e.g., Matsubara et al., 2005; Hasegawa et al., 2007; Nakajima et al., 2009a)，

例えば，海洋性地殻の温度上昇が直上に存在するフィリピン海スラブにより妨げられるこ

とで，含水鉱物の相転移がより深部で発生することで，結果的に上面地震帯の分布も東北

地方などに比べて深くなると考えられている (e.g., Hasegawa et al., 2007)．したがって，

沈み込みに伴う海洋性地殻の地震波速度構造や地殻内地震活動に対する普遍性や地域性を

明らかにすることは，海洋性地殻内部の地震発生メカニズムや水の分布を理解する上で非

常に重要である．

そこで，本節では北海道東部下に沈み込み海洋性地殻の地震波速度構造の推定を行い，

特に北海道東部下と東北地方下における海洋性地殻の特徴の違いなどを検討することを試

みる．なお，本節では日高山脈西部で観測された海洋性地殻内部を伝播したガイド波に注

目し，解析を行うことで北海道東部下における海洋性地殻の詳細な地震波速度の推定を

行った．したがって，本節では日高山脈西部で観測されたガイド波の同定，および推定さ

れた海洋性地殻の地震波速度分布について報告する．

2.3.1 海洋性地殻内部を伝播するガイド波の同定

北海道日高山脈付近での後続波の観測と特徴

日高山脈周辺ではしばしば後続波が観測されることが知られている (e.g., 清水・前田,

1979; 1980)．なお，日高山脈は東北日本弧と千島弧が衝突する島弧-島弧衝突帯 (e.g.,

Kimura et al., 1996)である北海道中央部に位置し（Figs. 2.1, 2.13），山脈下には衝突帯

のテクトニクスを反映した複雑な構造が存在していることが知られている (e.g., Tsumura

et al., 1999; Iwasaki et al., 2004; Kita et al., 2014)．加えて，同地域では特徴的な地震

波形の観測が報告されている (e.g., 高波, 1982; 古村・森谷, 1990)．Kita et al. (2010,

2012)は稠密に観測された地震波形データを用いて日高山脈周辺部の地下構造を調べ，日

高山脈下に太平洋スラブ直上まで分布する地震波の低速度域が明らかにした．

本節で注目する後続波は，特に北海道東部下の太平洋スラブ上部境界付近の地震で観測

される（Figs. 2.13, 2.14）．また，初動として観測される P 波と S 波の到達後にそれぞ

れ特徴的な後続相が観測された．以下では，初動 P波の到達後に観測された後続波を Xp

phase，初動 S波の到達後に観測された後続波を Xs phaseと仮称する．

ここではまず，Xp phase の特徴を述べる．Xp phase は上下動（vertical）成分に卓
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越し（Fig. 2.15a,d），初動 P 波の立ち上がりから 2-10 秒程度遅れて観測される（Fig.

2.16）．初動 P波と Xp phaseの到達時刻差（Xp-P time）は震央距離と増加する傾向に

なり（Fig. 2.17）．また，多くの Xp phaseの振幅は 1-4 Hz付近に卓越しているようにみ

える（Fig. 2.15a,b）．

これに対して，Xs phase は水平動（radial，transverse）成分に卓越する波群である

（Fig. 2.15a,d）．また，Xs phaseの振幅は初動 S波付近よりも振幅が大きく，やや低い周

波数帯域で卓越しているようにみえる（Fig. 2.15a,c）．なお，一部の観測では Pコーダ波

の影響などで初動 S波の立ち上がりが不明瞭となる場合があるが，Xs pha seの到達時刻

と初動 S波の立ち上がりや理論 S波速度から期待される到達時刻との差（Xs-S time）は

5-15秒程度（Fig. 2.16）であり，震央距離とともに増加する傾向がある（Fig. 2.17）．

日高山脈西部の観測点で観測される Xp phaseおよび Xs phaseの特徴をまとめると以

下のようになる．

Xp phase

P1. 到達時刻：　初動 P波と初動 S波の間（Figs. 2.15, 2.16）．

P2. 初動 P波との到達時刻差：　 2-10秒程度．震央距離に伴い増加（Fig. 2.17b,c）．

P3. 振幅　　：　初動 P波の振幅より大きい（Figs. 2.15, 2.16）．

P4. 振動軌跡：　上下動成分に卓越（Fig. 2.15d）．

P5. 観測範囲：　北海道東部下の太平洋スラブ上部付近の地震（Fig. 2.14）．

Xs phase

S1. 到達時刻：　初動 S波および理論 S波よりも後（Figs. 2.15, 2.16, 2.17b,d）．

S2. 理論 S波との到達時刻差：　 3-15秒程度．震央距離に伴い増加（Fig. 2.17b,d）．

S3. 振幅　　：　理論 S波到達時刻付近の振幅より大きい（Figs. 2.15, 2.16）．

S4. 振動軌跡：　水平動成分に卓越（Fig. 2.15d）．

S5. 観測範囲：　北海道東部下の太平洋スラブ上部付近の地震（Fig. 2.14）．

次項では上記のような特徴から Xp phaseと Xs phaseの起源や地下の不均質構造との

関係，伝播経路について検討を行う．

後続波の起源と地下の不均質構造との関係

日高山脈西部の観測点では，これまでいくつかの後続波の観測が報告されている (清

水・前田, 1979, 1980; Abers, 2005)．このうち，清水・前田 (1980)では北海道東部のや

や深発地震の波形記録に顕著な後続波（初動 P波到達後の後続波と初動 S波到達後の波

群をそれぞれ K1 相と K2 相と呼称）が観測されることを発見し，これらの後続波が日高

山脈下に仮定した反射面による反射波（K1 相が P-to-P反射波，K2 相が S-to-S反射波）

として説明できることを示した．

本解析で Xp phaseと Xs phaseが観測された観測点と震源の一部は清水・前田 (1980)

が K1 相や K2 相の観測を報告した範囲に分布する．このため，Xp phase と Xs phase

の一部は K1 相と K2 相，つまり，日高山脈下に仮定した反射面での反射波として解釈で

きる可能性がある．一方で，Xp phase や Xs phase は清水・前田 (1980) の報告よりも

広い範囲で観測された．特に，日高山脈よりも西に離れた観測点における Xp phase，Xs

phase の観測を日高山脈下の反射面により説明することは困難であると考えられる．そ
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こで，本解析では近年明らかになりつつある北海道下の地震波速度構造や太平洋スラブ

の形状などに基づき，Xp phaseと Xs phaseの起源について検討する．なお，Xp phase

と Xs phaseが北海道東部や日高山脈下に存在する不均質構造により生じた後続波である

とすると，東北地方や北海道でこれまでに報告されているスラブ内地震の後続波，すな

わち，速度不連続面での変換波 (e.g., Matsuzawa et al., 1986, 1990; Zhao et al., 1997)

や反射波 (e.g., Hasemi and Horiuchi, 2010)，スラブや海洋性地殻にガイドされた波群

(e.g., Abers, 2005)のいずれかであると考えられる．

まず，Xp phaseと Xs phaseをそれぞれ速度不連続面での変換波や反射波として考え

たときに，その特徴を再現できるかどうかについて議論する．ここで，一般的な沈み込み

帯では，スラブ内地震で観測される波群が交差する速度不連続面としてコンラッド面や大

陸モホ面，および太平洋スラブ上部境界が考えられる．このうち，期待される振動軌跡の

パターンなどから Xp phaseの候補として SP変換波が，Xs phaseの候補として PS変換

波がそれぞれ考えられる．

SP変換波に注目すると，上述した 3つの速度不連続面で生じた SP変換波は初動 P波

と初動 S波の間に観測されることが期待され (e.g., Matsuzawa et al., 1990)，Xp phase

が観測されたタイミング（特徴 [P1]）は説明可能である．一方で，SP変換波の発生には，

S 波速度と P 波速度から決まる臨界角よりも小さい角度で速度不連続面に入射しなけれ

ばならない．したがって，特に観測点近傍の速度不連続面（コンラッド面，大陸モホ面）

における SP 変換波は震央近傍の観測点を中心に観測が期待される．なお，詳しくは第

2.2節で議論するが，数値的にスラブ内地震の波動場を計算すると，特に大陸モホ面での

SP変換波が再現され，震央近傍の観測点でのみ観測されることが確認できる．また，太

平洋スラブ上部境界での SP 変換波を考えた場合，スラブ最上部で発生したイベントで

の SP変換波と初動 P波の到達時刻差（SP-P time）はおおよそ 1-3秒程度となる（Fig.

2.17c）．以上のことから，速度不連続面での SP変換波では Xp phaseで観測された到達

時刻差（[P2]）や観測範囲（[P5]）を説明することは難しいことがわかる．

つづいて，速度不連続面での PS変換波として Xs phaseを仮定した場合を考える．こ

れらの波群は SP変換波と初動 P波と初動 S波の間に観測されることが期待される波群

である (e.g., Matsuzawa et al., 1986)．したがって，初動 S波よりも後で観測される Xs

phaseを PS変換波として解釈することはできない．

初動 S 波よりも後に観測される S波的な後続波として，震源より深い領域に存在する

速度不連続面での変換波や反射波が知られている (e.g., Obara and Sato, 1988)．特に太

平洋スラブ内地震では，スラブ底部に存在する速度不連続面での反射波 (海野・他, 1990)

が考えられる．これは海洋プレートの Lithosphere-Asthenosphere Boundary（LAB）に

相当し (Gaherty et al., 1999; Schmerr, 2012)，東北日本では太平洋スラブ上部境界から

約 80 km 深部に存在すると考えられている (Tonegawa et al., 2006; Kawakatsu et al.,

2009)．ただし，Hiyoshi and Yoshioka (1997) に従うと太平洋スラブ底部付近の速度不

連続面で生じる反射波や変換波の振幅は非常に小さくなるとため，しばしば初動より大き

な振幅が観測される Xs phaseの特徴をこのような波群で説明することは困難であると考

えられる．

これまでの考察から，島弧下で一般的に考えられる速度不連続面での変換波や反射波で

は Xp phaseや Xs phaseの特徴を説明できないことがわかる．なお，速度不連続面で反
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射や変換を複数回経験した波群も Xp phaseや Xs phaseの候補となる．ただし，そのよ

うな反射波や変換波は振幅が小さく，また，より反射・変換回数の少ない波群が同時に観

測されることが期待される．一方で，Xp phaseや Xs phaseはしばしば観測波形に対し

て最大振幅を記録するような波群である．このため，複数回反射や変換を経験した波群を

Xp phaseと Xs phaseを考えることは困難である．

海洋性地殻内部や近傍で発生した地震では，周囲に比べて地震波速度の遅い海洋性地殻

内部に地震のエネルギーがトラップされることにより発生し，伝播するガイド波が観測

されることが知られている (e.g., Fukao, 1983; Hori et al., 1985; Ohkura, 2000; Abers,

2005; Miyoshi et al., 2012)．北海道下の太平洋スラブ最上部にも海洋性地殻が低速度の

まま存在することが多くの研究で指摘されており (e.g., Nakajima et al., 2009a,c)，ま

た，本研究で Xp phaseと Xs phaseの波群を観測した襟裳岬付近の観測点ではこれまで

にも低速度層内部を伝播したガイド波の観測が報告されている (Abers, 2005)．このこと

から，Xp phaseと Xs phaseも海洋性地殻内部を伝播したガイド波であると考えられる．

海洋性地殻内部を伝播したガイド波には，地殻内部を P波として伝播した波群（guided-

P波）と S波として伝播した波群（guided-S波）が観測されることが知られており (e.g.,

Hori et al., 1985)，それぞれ Xp phaseと Xs phaseに対応すると考えられる．このうち，

guided-P波では初動 P波よりも大きな振幅や震央距離に伴う到達時刻差の増加など，観

測された Xp phase の特徴（P1-P4）と同様の特徴が報告されている (e.g., Hori et al.,

1985; Ohkura, 2000; Martin and Rietbrock, 2006)．同様に，guided-S波で報告される

特徴の多くは Xs phaseの特徴（[S1-S4]）を概ね説明できる．また，厚さ 7 km程度の海

洋性地殻を仮定すると，guided-P波は 2 Hz程度の周波数帯域に大きなエネルギーを持つ

ことが期待され (e.g., Martin et al., 2003)，これは Xp phaseが到達した時間窓内で大き

なエネルギーが観測された周波数帯域（1-4 Hz 程度; Fig. 2.15）とほぼ一致する．した

がって，Xp phaseとXs phaseをそれぞれ海洋性地殻内部を伝播したガイド波（guided-P

波，guided-S波）と解釈することで，観測された特徴を最も良く説明することができる．

その一方で，ガイド波が地表で観測されるためには地殻内部にトラップされた地震波の

エネルギーが，地殻から地表面へ向かって放出されなければならない．海洋性地殻の屈曲

(e.g., Martin and Rietbrock, 2006)や海洋性地殻と大陸下部地殻との接触 (e.g., Martin

et al., 2003; Miyoshi et al., 2012)が地殻の外側へトラップされたエネルギーを放出する

メカニズムとして考えられている．特に日高山脈付近ではスラブ直上に地震波の低速度域

が存在すると考えられており (Kita et al. 2010a, 2012)，この低速度域と海洋性地殻の接

触により地殻内にトラップされたエネルギーが地表面へ放出されることが期待される．次

項では，北海道東部で発生したスラブ内地震の波動伝播を数値シミュレーションにより計

算し，同地域におけるガイド波の観測や地下構造との関係を検討する．

2.3.2 数値実験による後続波の伝播過程の検証

数値シミュレーションの概要

本解析では有限差分法（FDM）(e.g., Virieux, 1984, 1986; Levander, 1988)を用いて

スラブ内地震の波動伝播を数値的に再現する．以下では本研究で行った数値実験の概要と

使用した条件などを示す．なお，FDMの詳しい解説は Appendix Aに記述する．
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本解析では，スタッガード格子を適用した速度-応力型の計算スキームを用いて 2次元

P-SV 波の波動場を計算する．速度-応力型の計算スキームにおいて 2 次元 P-SV 波の基

礎法的式 (e.g., Virieux, 1986; Levander, 1988) は (A.26) 式-(A.30) 式で表すことがで

きる．これらの式に時間 2 時精度，空間 4 次精度の中央差分式（それぞれ (A.18) 式と

(A.19)式）を適用することで得られる差分法定式（(A.31)式-(A.35)式）を用いて波動場

の計算を行う．

計算領域としては，Fig. 2.18に示すように北海道東部から日高山脈付近を結び，海溝

軸に平行した断面を考える．ここで，水平方向と鉛直方向に 500 km × 200 km の計算

領域を設定し，格子間隔は 0.05 km（50 m）とした．このため，計算領域全体で格子点

数は 10,000 × 4,000となる．計算領域は，4つの速度不連続面（コンラッド面と大陸モ

ホ面 (Katsumata, 2010)と太平洋スラブ上部境界 (Nakajima et al., 2009b; Kita et al.,

2010a)，海洋モホ面）により，上位の層から大陸上部地殻，大陸下部地殻，マントルウェッ

ジ，海洋性地殻，スラブマントルに相当する 5つのユニット（領域）に分割される．なお，

本研究では海洋性地殻の厚さを 7 kmとした．このため，海洋モホ面は太平洋スラブ上部

境界から 7 km深い位置に仮定する．各層の地震波速度や Vp/Vsは JMA2001一次元速

度構造モデル (上野・他, 2002)を参考に与えている（Tab.2.1）．ただし，海洋性地殻の地

震波速度は東北地方で推定された P波速度 (6.5-7.0 km/s; e.g., 第 2.2節; Shiina et al.,

2013)を，Vp/Vsは Hacker et al. (2003)や Reynard and Bass (2014)などを基準に設

定した．また，密度は各層を構成する岩石の値などを参考にした．本項では計算時間間隔

を 0.002秒としており，数値的な安定性（(A.70)式）を考慮すると最大で 8 Hz程度の周

波数帯域までは人工的な誤差が小さくなると考えられる．つまり，本研究では Xp phaes

が到達付近での卓越周波数帯域において計算精度が保障されるように格子間隔などの設定

を採用した．震源は P波と S波共に等方的な点震源を仮定し，3 Hz付近をピークとする

Gaussian波形を与えた．

数値シミュレーションを行う上で，本解析では日高山脈下の不均質構造 (Kita et al.,

2010a, 2012) や低速度な海洋性地殻の存在がスラブ上部境界付近で発生した地震で観測

される波系に対してどのように影響し，特に地表面における海洋性地殻内部を伝播する

ガイド波の観測の有無に注目する．このため，本項では海洋性地殻のみを仮定したモデ

ル（Model L0S1）に加えて，日高山脈下に低速度域を導入した速度構造モデル（Model

L1S1）を構築し，両速度構造モデルに対して波動場を計算した．数値シミュレーション

を行う際に仮定した 2次元速度モデルの概要を Fig. 2.18と Tab.2.2に示す．日高山脈付

近下に仮定した低速度域（大陸下部地殻と同じ地震波速度を仮定）の規模や位置，地震波

速度は Kita et al. (2010a, 2012)を参考に矩形モデルとして与えた．

本項の数値シミュレーションは海溝軸に平行する 2次元断面上を仮定しているため，3

次元的な（特に海溝軸に直行する方向の）不均質を考慮できておらず，また，幾何減衰の

影響も現実とは異なる．このため，非弾性減衰の導入も含め，3次元的な不均質構造を考

慮した数値シミュレーションを行うことが今後の課題である．一方で，本項では絶対的な

振幅は議論せず，重要となる初動との振幅比の特徴は，初動近傍に限れば 2次元計算でも

3次元計算でも大きく変わらないと考えられる (Takemura et al., 2014)．したがって，本

解析における数値シミュレーションは後続波の発生や不均質構造との関係，および地表付

近における相対的な振幅の検討する上では十分に実用に足るものであると考えられる．
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数値実験結果と議論

はじめに，海洋性地殻のみを仮定したモデル（Model L0S1）に対する数値シミュレー

ションの結果から海洋性地殻内部を伝播するガイド波の発生や地表面での観測の有無を議

論する．ここでは，震源における地震波の励起から 5.0秒，12.5秒，20.0秒，45.0秒経

過した時刻の波動場を Fig. 2.19に示し，地表面で計算された波形を Fig. 2.20にそれぞ

れ示す．

海洋性地殻のみを仮定したモデル（Model L0S1）に対して計算された波動場のスナッ

プショット（Fig. 2.19）や地表面での計算波形（Fig. 2.20），ここで示した震央距離の範

囲では直達 P 波が初動として地表面で観測されていることがわかる．次いで，震央付近

（震央距離 D < 80 km）では初動の 1-4秒程度後に振幅のやや大きい波群が確認できる．

これは大陸モホ面での SP変換波である．前節では，大陸モホ面での SP変換波が震央近

傍でのみ観測されると述べたが，数値シミュレーションの結果からも大陸モホ面での SP

変換波の観測範囲が震央近傍に限定されることがわかる．また，震央距離が大きくなる

（D > 100 km）と，水平動成分に大きな振幅を持つ波群が初動から 10秒程度遅れて計算

される．この波群は太平洋スラブ上部境界での PS変換波である．

海洋性地殻の周辺に注目すると，地殻内部にトラップされた P波的な波群と S波的な

波群が確認できる（Fig. 2.19の t =12.50秒以降）．しかしながら，地表面で計算された

波形（Fig. 2.20）には，初動 P波や初動 S波の到達後に明瞭な振幅を持つ波群は再現さ

れていない．これは，Model L0S1では地震波速度の遅い海洋性地殻内部で地震波のエネ

ルギーがトラップされ，ガイド波が生じているにも関わらず，地表面におけるガイド波の

観測が再現できていないことを意味している．その原因として，地殻内部にトラップされ

た地震波のエネルギーの地表面への放出が，Model L0S1で仮定したスラブ形状では十分

でないことが考えられる．

これに対して，日高山脈下に低速度域を導入したモデル（Model L1S1）において計算

された波動場のスナップショットを Fig. 2.21に，地表面での計算波形を Fig. 2.22にそ

れぞれ示す．Model L1S1でも，大陸モホ面での SP変換波やプレート上部境界における

PS変換波は計算されており，計算範囲や立ち上がりのタイミングはModel L0S1に対す

る結果（Fig. 2.20）とほぼ同じであることがわかる．一方で，震央距離が 100 kmを越え

ると，両速度モデルに対して計算される地表面の波形は大きくことなる．特に初動 P 波

や初動 S波の到達後に明瞭な振幅を持つ後続波が計算されており（Fig. 2.22），これらは

海洋性地殻内部を伝播したガイド波，すなわち guided-P 波と guided-S 波，が地表面で

観測された波群であると解釈できる．なお，ガイド波の観測が再現された震央距離の範囲

（D >140 km）は日高山脈やそれよりも西部に対応する．

これまでの数値シミュレーションの結果は，北海道東部の太平洋スラブ上部境界付近の

地震で観測された後続波（Xp phaseと Xs phase）が海洋性地殻内部を伝播したガイド波

として解釈できることを示すものである．一方で，本解析で比較的単純な速度構造モデル

を仮定しており，厳密に言えば現実に存在する北海道下の不均質構造とは異なる構造であ

る．そこで，より現実に近い速度構造モデルとして Kita et al. (2010a)が初動走時トモ

グラフィから推定した速度構造モデル（Model KT2010）に対して同様の数値シミュレー

ションを行い，その結果を Figs. 2.23，2.24に示す．なお，Model KT2010では太平洋
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スラブ上部境界以深（海洋性地殻とスラブマントル）の速度を Tab.2.2に従って仮定し，

また，上部境界以浅で Kita et al. (2010a)の解析対象領域以外の領域には JMA2001一

次元速度構造の値を使用した．地震波の励起から 7.5s，15.0s，25.0s，47.5s 経過した時

点での波動場（Fig. 2.23）から，Model KT2010でも海洋性地殻内部を伝播するガイド

波の発生や日高山脈下付近における地表面への放出が再現されている．加えて，地表面で

は guided-P 波や guided-S 波が計算されるとともに，到達時刻差などの観測された Xp

phaseや Xs phaseの特徴を再現できていることがわかる（Fig. 2.24）．

本解析の数値シミュレーションの結果は，海洋性地殻内部を伝播するガイド波の発生や

日高山脈西部における特徴的な波群の観測が，既往研究により推定された北海道東部や日

高山脈下の不均質構造を考慮することで無理なく再現できること示している．したがっ

て，本解析で注目した北海道東部のスラブ内地震で観測された後続波（Xp phase と Xs

phase）をガイド波（それぞれ guided-P波と guided-S波）として解釈できる．一方で，

このような解釈を行うためには，日高山脈下び地震波の低速度域が存在し，それが太平洋

スラブ直上付近まで分布していることが必要となる．これは，ガイド波の観測そのものが

初動走時トモグラフィ (Kita et al., 2010a, 2012)とは異なる観測事実として，日高山脈

下に低速度域が存在することを示していると考えられる．

2.3.3 海洋性地殻の地震波速度の推定

解析手法の概要

本項ではこれまでの解釈，つまり，日高山脈西部の観測点で観測された後続波が海洋性

地殻内部を伝播したガイド波であるとする解釈に基づき，これらの波群の到達時刻データ

から北海道東部下に沈み込む地殻の地震波速度を推定した．

解析に使用するガイド波は前項で述べたように海洋性地殻内部を伝播し，そのエネル

ギーの一部が地殻と日高山脈下に存在する低速度域の接触により地表へ放出されることに

より観測されると考えられる．したがって，同一の観測点で観測されたガイド波は，特に

観測点近傍で同じような経路は伝播することが期待される（Fig. 2.25）．このことは，同

一の観測点で観測された 2つのイベントの guided-P波，あるいは guided-S波どうしで

到達時刻の差をとることで，観測点近傍などの伝播経路が重なる領域の特性がキャンセル

され，結果的にイベント間の平均的な特徴として海洋性地殻の地震波速度を抽出できるこ

とを意味している (e.g., Hori et al., 1985; Wu et al., 2011)．そこで本項では，得られた

guided-P波と guided-S波の走時をもとに以下の関係から海洋性地殻の地震波速度を見積

もった．

V =
L

∆t
. (2.1)

ここで，V がイベント間平均としての P波速度あるいは S波速度，Lが震源間距離，∆t

は guided-P波の到達時刻差，または guided-S波の到達時刻差を表す．

海洋性地殻の地震波速度

本研究では，2003年 5月から 2011年 2月末の期間中に北海道東部下で発生した太平洋

スラブ内地震（2.0 ≤ M ≤ 4.0）に対して，guided-P波と guided-S波の読み取りを行っ

た．その結果，315個の地震で guided-P波を，275個の地震で guided-S波をそれぞれ同
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定し，到達時刻の読み取りを行った．なお，本解析では，

· 震源間距離： L > 100 km．

· 観測点から見た震源の方位差： θ ≤ 5.0◦

· 震源の深さの差： ∆d ≤ 10 km

· 走時差： ∆tp > 5.0 s or ∆ts > 8.5 s

の条件を満足するイベントペアに対してのみ，海洋性地殻の地震波速度を見積り，結果的

に guided-P波では 286ペア，guided-S波では 208ペアにおいて地殻の速度を推定した．

ここで，∆tp は guided-P波の到達時刻差，∆ts は guided-S波の到達時刻差を表す．

解析の結果，北海道東部下に沈み込む海洋性地殻の地震波速度として，P 波速度で

6.5-7.5 km/s，S波速度で 3.6-4.2 km/sの推定された．また，Vp/Vsはおおよそ 1.80程

度と見積もられた．なお，推定された P 波速度および S 波速度の空間分布を Fig. 2.26

に，深さ変化を Fig. 2.27にそれぞれ示す．

推定精度の評価

推定された地震波速度と震源間距離の関係を Fig. 2.28に示す．なお，Fig. 2.28では

震源間距離以外の条件は，上述した条件を与えている．Fig. 2.28から，観測点から見た

震源の方位差が小さければ（θ ≤ 5.0◦），推定された地震波速度やそのばらつきには大き

な変化はみられず，方位の差が地震波速度の見積もりに与える影響も小さいとことがわか

る．これに対して，震源間距離が小さいほどと推定される地震波速度のばらつきが大きく

なることがわかり，その一部は既往研究などから期待される地殻の地震波速度と大きく乖

離する．震源間距離の短いイベントペアには，より短波長の不均質構造の情報が含まれて

いる可能性がある一方で，震源決定精度や読み取り誤差の影響が相対的に大きくなると考

えられる．そこで，本解析では震源間距離が 100 km以上のイベントペアのみで，地震波

速度の推定を行った．なお，これらの誤差は最大でおおよそ∆tp として 1.0秒程度，∆ts

として 1.5秒程度となる．したがって，震源決定精度や読み取りに起因する地震波速度の

推定誤差は，イベントペアの震源間距離が 100 kmのとき最大の 5-7%程度となり，震源

間距離の増加とともに小さくなると考えられる（Fig. 2.29）．

議論

海洋性地殻内部を伝播するガイド波は，物理的には表面波の拡張として表現することが

できる (e.g., Ben-zion and Aki, 1990; 斎藤, 2009)．したがって，低速度層の速度や厚さ，

周波数に依存した位相速度や群速度の分散が生じることが知られている (e.g., Ben-zion

and Aki, 1990; Abers, 2005; Wu et al., 2011)．

ここではまず，そのような分散性が本解析の推定結果に与える影響について議論する．

今，3層からなる水平成層構造を考え，その中層が周囲に比べて地震波速度が小さくなる

ことを考える．このとき，低速度層内部で生じるラブ波的なガイド波（トラップされたス

カラー波）の特性方程式は以下のように書くことができる (Ben-zion and Aki, 1990)．

tan [γLH] =
µLγL (µ1γ

′
1 + µ3γ

′
3)

µ2
Lγ2

L − µ1µ3γ′
1γ

′
3

. (2.2)

ここで，添字は L が中間の低速度層，i = 1, 3 が上下の高速度層を意味し，
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γL =
√

ω

βL
− k2 (γL > 0)，γi =

√
k2 − ω

βi
(γ′

i > 0)である．また，β が P波速度ある

いは S波速度，µは剛性率を表し，ω と kはそれぞれ角周波数と波数である．なお，レイ

リー波的なガイド波（トラップされたベクトル波）の特性方程式は Lou et al. (1997)な

どが導いている．ただし，guided-P波のような P波の多重反射が卓越した波群では，実

用上，(2.2)式により分散性などの特徴を説明できる (e.g., Abers, 2005)．このため，本

解析では (2.2)式に従って，guided-P波と guided-S波の分散性を計算した．

北海道東部下に海洋性地殻を低速度層（LVL）とし，上層にマントルウェッジ（layer

1），下層にスラブマントル（layer 3）を仮定した場合に期待されるガイド波位相速度と

群速度を Fig. 2.30を示す．なお，各層に与えた速度や密度は Tab.2.3に示す．前述した

とおり，観測された guided-P波（Xp phase）は 1-4 Hz，guided-S波（Xs phase）は 1

Hz 付近に卓越周期を持っているようにみえる．Fig. 2.30 から，低速度層内部を伝播す

る波群の位相速度と群速度は，低速度層の厚さに依存して変化することがわかる．そこ

で，海洋性地殻の厚さを 7 kmとして場合の結果（Fig. 2.30の青実線と青破線）をみる

と，1-4 Hz 付近は guided-P 波の位相速度が上昇し，群速度が最も小さくなる帯域とな

る．guided-S波に対する 1 Hz付近の位相速度，群速度からも同様のことが確認できる．

本解析では guided-P 波と guided-S 波の立ち上がりを読み取った．このため，本解析

で推定された地震波速度は guided-P波と guided-S波が観測された周波数帯域における

位相速度の最大値に相当すると考えられる．そこで，低速度層の厚さを 7 kmと仮定する

と，ガイド波の振幅が卓越する周波数帯域で両波群とも位相速度が最も大きくなり，その

大きさは低速度層の弾性波速度よりも 5 %程度となることが予想される（Fig. 2.30a,c）．

したがって，本解析でガイド波から推定された海洋性地殻の地震波速度は過大評価してい

る可能性が否定できないものの，それは最大でも 5 %程度となる．一方で，位相速度は低

速度層の弾性波速度より小さくなることはなく（Fig. 2.30a,c），本解析で推定した地震波

速度は少なくとも低速度層の地震波速度の上限を示すものであると考えられる．

本解析で推定した海洋性地殻の S波速度は，深さ 100 km以浅で 3.6-4.2 km/s程度で

あり，この値はこれまでに初動走時トモグラフィから北海道東部下や東北日本下で推定

された値 (∼4.2 km/s; e.g., Tsuji et al., 2008; Nakajima et al., 2009a,c) と整合的であ

る．これに対して，本解析で得られた P波速度（6.5-7.5 km/s）は初動走時トモグラフィ

で推定された値 (∼8.0 km/s; Tsuji et al., 2008)よりも小さい．一方で，PS変換波を用

いて東北地方下で推定した値 (6.5-7.5 km/s; 第 2.2 節; Shiina et al., 2013) とほぼ同じ

である．これは，初動走時トモグラフィでは，特に海洋性地殻の P 波速度の推定が困難

(Nakajima et al,. 2009c)であるのに対して，本解析では海洋性地殻内部をより長く伝播

したガイド波を解析したことにより地殻の P波速度に対する分解能が向上し，その結果，

より遅い P 波速度が推定されたと考えられる．なお，既往の初動走時トモグラフィの結

果 (e.g., Tsuji et al., 2008)に比べて，小さい Vp/Vsが推定されたのも同様の理由によ

ると考えられる．

一方で，レシーバー関数解析により見積もられた地殻の Vp/Vs(e.g., Audet et al.,

2009, 2014)に比べると，本解析で推定された Vp/Vsは小さくなる．ただし，レシーバー

関数解析の結果には西南日本やカスカディアなど，暖かい沈み込み帯の結果も含まれてお

り (e.g., Audet et al., 2014)，また，この高 Vp/Vsの分布は海洋性地殻の最上部，堆積
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層（Oceanic layer 1）や玄武岩を主体とする層（Oceanic layer 2），に集中することが指

摘されている (Hansen et al., 2012)．したがって，本解析の結果は北海道東部下における

厚さを持つ海洋性地殻の平均的な特徴を示しており，その特徴としてVp/Vsが 1.80程度

になることを示していると考えられる．

Fig. 2.27には，本解析で推定した海洋性地殻の P波速度や S波速度とともに，海洋性

地殻を岩石や鉱物から期待される等方的あるいは平均的な地震波速度を破線 ( Fujimoto

et al., 2010)や実線 (Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima et al., 2014)で表す．

なお，Hacker et al. (2003)と Kimura and nakajima (2014)で予想される地殻の地震波

速度は最大量含水した海洋性地殻（それぞれ 5.4 wt%と 5.0 wt%）を仮定している．Fig.

2.31からは，本解析で推定された海洋性地殻の P波速度が，岩石学的に期待される地殻

の速度と同程度か遅く，特に深さ 80 km以浅では 10-15 %程度の遅い P波速度が推定さ

れたことがわかる．

一方で，本解析では結果的に海溝軸に平行した波線から海洋性地殻の地震波速度を見積

もった．このため，深さ 80 km以浅の顕著な低速度域は海洋性地殻内部に存在する異方

性によるみかけの速度低下である可能性がある．海洋性地殻の異方性として，含水鉱物

の選択配向や断層，亀裂などの分布が考えられる (e.g., Faccenda et al., 2008; Fujimoto

et al., 2010; Kim et al., 2013)．このうち，断層や亀裂は，主にアウターライズ域での地

震活動を形成され，地震波速度の速い軸は海溝軸と平行方向に発達すると考えられてい

る (e.g., Faccenda et al., 2008)．この方向は，本解析で使用したガイド波の伝播方向と

一致するため，アウターライズで発達する断層などに起因する異方性では観測された地震

波速度の低下を説明することはできない．また，選択配向などによる含水鉱物の異方性は

発達することが知られている (e.g., Bezacier et al., 2010; Fujimoto et al., 2010; Kim et

al., 2013)が，たとえば，Fujimoto et al. (2010)によると異方性で説明できる P波速度

の低下は 7.0 km/s程度である．したがって，現実の地殻内部で結晶配列による異方性が

どの方向に発達するのかはよくわかっていないが，少なくとも深さ 80 km以浅で観測さ

れた P波速度の低下を含水鉱物の異方性のみで説明するのは難しいと思われる．加えて，

80 km以浅の P波速度が東北地方で推定された値（Fig. 2.31）とほぼ同じである．東北

地方下の前弧域では，海溝軸に平行した波線と直交した波線が密かつ十分に交差した状態

（Fig. 2.9a）で P波速度を見積もっており，異方性の影響は小さくなると考えられる．こ

のため，両地域下での P波速度の一致は，北海道東部下の深さ 80 km以浅で推定された

海洋性地殻の P波速度に対する異方性の影響は小さいことを示していると考えられる．

以上のことから，北海道東部下に沈み込む海洋性地殻における深さ 80 km以浅で観測

された顕著な P波の低速度域の形成には流体の存在が寄与していると考えられる．なお，

観測された P 波速度の低下（10-15 %）は 1 vol% 程度の流体が 0.01 程度のアスペクト

比を持つ空隙 (Takei, 2002)内に存在することを仮定すればよい．この流体（あるいは空

隙）の割合は，東北地方下 (Shiina et al., 2013)や沈み込む直前 (Fujie et al., 2013)の海

洋性地殻内で推定された値とほぼ同じである．

これに対して，深さ 80 km以深では岩石学的に期待される値程度まで，P波速度と S

波速度が増加する．同深さ範囲における地震波速度の増加は初動走時トモグラフィの結果

でも推定されている (Nakajima et al., 2009c)．本解析で使用したガイド波が海洋性地殻

に沿って伝播するのに対して，初動となる波群（直達波など）は主として地殻を直交す
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るように伝播する．伝播方向の異なる波群同士で同様の傾向が観測されることは，深さ

80-100 km付近の地震波速度の増加は異方性の影響ではないことを示している．

北海道東部における海洋性地殻の含水鉱物の相転移は 80-100 km 程度で生じ (e.g.,

Abers et al., 2013)，また，上面地震帯もおおよそ 70-90 kmに分布する（Fig. 1.23; Kita

et al., 2010a）．したがって，本解析などで観測された深さ 80-100 km付近における海洋

性地殻の地震波速度の増加は，相転移の進行により地殻を構成する岩石相そのものの速度

が増加したことが一つの要因として考えられる．しかしながら，東北地方では地殻内部の

P波速度は深さ 100 km程度で増加しており，深さ 80-100 kmの P波速度はより浅部と

同程度の大きさである（Fig. 2.31）．対して，上面地震帯の分布には両地域で大きな違い

はみられない (Kita et al., 2006)．このことは，東北地方下と北海道東部下の深さ 80-100

kmで観測された地震波速度の違いに，マントルウェッジの不均質構造など，地殻外の媒

質の影響が観測されている可能性が考えられる．なお，これらの詳しい議論は第 4章で改

めて行う．

2.4 まとめ

本解析では東北地方および北海道東部下に沈み込む海洋性地殻内部を伝播した後続波

（東北地方：PS変換波，北海道東部：ガイド波）を用いて，地殻内部の詳細な地震波速度

の分布を推定した．なお，北海道東部の解析で使用したガイド波は，日高山脈西部の観測

点で観測される顕著な後続波の一つであり，本研究において伝播経路や発生要因の検討を

行った．

その結果，東北地方では深さ 60-150 km程度に至る海洋性地殻の P波速度構造を推定

し，前弧域下では 6.5-7.5 km/s 程度，背弧域下では 7.5-8.5 km/s 程度の P 波速度を得

た．一方で，北海道東部下では海洋性地殻の地震波速度の推定を行い，深さ 100 km以浅

で P波で 6.5-7.5 km/s程度，S波で 3.6-4.2 km/s程度の速度を得た．また，Vp/Vsは

1.80程度となる．本解析の結果のうち，東北地方下では深さ 100 km以浅，北海道東部で

は深さ 80 km以浅において海洋性地殻を構成する含水鉱物から期待される速度よりも遅

い地震波速度が推定された．これらの結果は，この深さ範囲において海洋性地殻内部に 1

vol%程度の流体が存在することを示唆している．加えて，地殻内の低速度域の分布は上

面地震帯などの地殻内地震活動の分布ともよく対応する．また，海洋性地殻の地震波速度

の増加は深さ 80-100 km 付近で生じことが期待されるため (e.g., Hacker et al., 2003)，

本解析の結果は含水鉱物の脱水により生じた水が地震発生を促進する，すなわち脱水脆性

化 (e.g., Kirby et al., 1996)による地殻内地震活動の活発化を支持する観測事実である．
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Tab.2.1 速度構造モデル

Vp [km/s] Density [103kg/m3] Vp/Vs

Upper crust 6.3 2.4 1.73

Lower crust 6.7 2.8 1.73

Mantle wedge 7.8 3.2 1.73

Subducting crust 6.5 3.2 1.80

Slab mantle 8.5 3.2 1.73

数値シミュレーションを行う上で各層で仮定した P波速度（Vp）と密度，Vp/Vs．

Tab.2.2 仮定した不均質構造．

Model Low-V HDK Low-V in the SC

L0S1 × ○

L1S1 ○ ○

KT2010 − ○

数値シミュレーションを行う上で仮定した不均質構造を○，仮定しなかった不均質構造を

×で示す．KT2010は太平洋スラブ上部境界浅部に Kita et al. (2010a)で推定された速

度構造（日高山脈下）と JMA2001一次元速度構造 (上野・他, 2002)を仮定した速度モデ

ルである．HDKは日高山脈（HiDaKa mountain range），SBは海洋性地殻

（Subducting Crsut）をそれぞれ表す．

Tab.2.3 ガイド波の分散曲線を計算する際に使用した速度構造．

Vp [km/s] Vs [km/s] ρ [103 kg/m3]

Layer 1 (Mantle wedge) 7.80 4.33 3.20

LVL (Subducting crust) 6.50 3.61 3.20

Layer 3 (Slab mantle) 8.50 4.72 3.20

Vpは P波速度，Vsは S波速度，ρは密度を表す．
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23



25

50

75

100

125

D
ep

th
 [

k
m

]

P wave PS-converted wave

Continental Moho

Pacific sla
b

150

0

Oceanic Moho

Volcanic front Station

Hypocenter

Slab in
terfa

ce

Fig.2.2 P波および PS変換波の伝播経路の概念図．黒の実線と破線はそれぞれ P波
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Fig.2.3 PS変換波が観測された波形の例．(a) radial成分の波形（バンドパスフィル

ター：1-12 Hz）．本解析で読み取った PS変換波の読み取り時刻を矢印で示す．逆三角

は（青）JMA2001一次元速度構造モデル (上野・他, 2002)から期待される PS変換波

の到達時刻，（赤）本解析で推定した速度構造から期待される PS変換波の到達時刻を

表す．(b) 観測点MIYKNAにおける初動 P波と PS変換波，初動 S波の到達直後の

振動軌跡．上段が vertical成分（Ve）と radial成分（Ra），下段が radial成分（Ra）

と transverse成分（Tr）の振動軌跡である．(c) 震源（★）と観測点（▼）の分布．
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Fig.2.4 海洋性地殻の P速度推定に用いた PS変換波の震源（○）と観測点（▽）の

分布．丸の色は震源の深さを表す．
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Fig.2.5 初動走時トモグラフィで使用した震源の分布．
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Fig.2.6 初動走時トモグラフィで使用した観測点の分布．
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Fig.2.7 走時トモグラフィで配置したグリッドの分布．
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Fig.2.8 Checkerboard Resolution Test（CRT）の結果（a: Input model，b: Output

result）と Reconstruction Test（RT）の結果（c: Input model，d: Output result）．

ここでは，JMA2001 一次元速度モデルの P 波速度に対して ±10% の速度擾乱を与

えた．
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Fig.2.9 (a) PS変換波の波線分布．ただし，図中には海洋性地殻内部に分布した波線

のみをプロットする．赤三角は火山の分布を表す．(b) 海洋性地殻の P 波速度構造．

破線は太平洋スラブ上部境界の深さ (Nakajima et al., 2009b)を 50 km間隔で示す．
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Fig.2.10 PS変換波の走時残差の分布．横軸が走時残差，縦軸が波線の数を表す．青

枠のヒストグラムが JMA2001 一次元速度構造モデルで計算された理論走時に対する

残差，赤のヒストグラムが本解析で推定した海洋性地殻のから期待される理論走時に対

する残差を表す．
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Fig.2.11 海洋性地殻内の P波速度と地殻内地震活動の分布．深さ 10 kmごとに平均

した P 波速度とその標準偏差を，それぞれ緑色のダイアモンドとエラーバーで示す．

海洋性地殻内（太平洋スラブ上部境界から 10 kmの範囲内）の地震の数を灰色のヒス

トグラムで表す．灰色の逆三角は構造探査 (Ito et al., 2005)で推定された浅部域の地

殻の P 波速度．橙破線と青実線はそれぞれ海洋性地殻を構成する含水鉱物に対する岩

石実験の結果 (lawsonite-blueschist; Fujimoto et al., 2010) と期待される P 波速度

(Hacket et al., 2003)を表す．ここで，Hacker et al. (2003)では 5.4 wt%の水を含

む含水鉱物を仮定する．
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Fig.2.12 太平洋スラブ上部境界付近における地震活動．(a) 海洋性地殻内で発生した

地震の分布．気象庁一元化震源カタログの震源位置は黒点で表し，本解析で推定した P

波速度分布に重ねる．赤三角は火山の分布であり，破線は太平洋スラブ上部境界の深

さ (Nakajima et al., 2009b)，青実線はプレート境界型地震の発生の西端 (Igarashi et

al., 2001)を示す．(b) A-B側線上の断面．黒実線と黒点線はそれぞれ太平洋スラブ上

部境界と海洋モホ面（厚さを 7 kmと仮定）の形状を現す．背景の色は本解析で推定し

た 3次元の P波速度である．
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Fig.2.13 海洋性地殻内部を伝播したガイド波（Xp phase と Xs phase）が観測され

た観測点の分布．逆三角が観測点の分布を表し，北海道東部のスラブ内地震において

Xp phaseや Xs phaseが観測された点を黒逆三角で示す．黒点線は太平洋スラブ上部

境界 (Nakajima et la., 2009)，橙点線は Kita et al. (2010a) が推定した太平洋スラ

ブと日高山脈下の低速度域の接触域である．赤三角は火山の分布である．
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Fig.2.14 観測点 HU.ERM（上）と N.SMAH（下）において Xp phaseや Xs phase

が観測された震源の分布．各観測点において Xp phase，あるいは Xs phase が観測

された震源を星で，観測点を逆三角で示す．黒三角は火山の分布である．断面（測線

A-B）では，太平洋スラブ上部境界の位置を実線（黒：Nakajima et al., (2009b)，緑：

Kita et al., (2010a)）で，海洋モホ面を点線でそれぞれ示す．
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Fig.2.16 観測波形例（イベント：091215182525）．ここでは，バンドパスフィルター

（1-12 Hz）を使用後に各成分で規格化した波形を示す（上：vertical成分，中：radial

成分，下：transverse成分）．上段右下に震源（★）と観測点（▼）の分布を示す．灰

実線は JMA2001一次元速度構造モデルに対する直達 P波（tp）と直達 S波（ts）の

到達時刻である．また，色つきの線は，（赤）Xp phase，Xs phaseや（青）PS変換波

と解釈される波群の立ち上がりを表す．
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Fig.2.17 海洋性地殻内部を伝播したガイド波（Xp phase と Xs phase）の走時の分

布．(a) Xp phase や Xs phase が観測された震源（★）と観測点の分布．観測点の

分布を逆三角で表し，うち，注目する 5 観測点（HU.ERM，HU.KMU，HU.MUJ，

N.SAMH，NOBUKA）の位置を赤逆三角で示す．(b) Xp phaseと Xs phaseの走時

分布．縦軸に走時，横軸に震央距離をとる．黒丸が初動 P 波の観測走時，赤丸と青丸

が Xp phaseと Xs phaseの観測走時を表す．灰丸は，(a)に示す震源と観測点（赤逆

三角）の分布に対して，JMA2001 一次元速度モデルから計算された理論 P 波走時お

よび理論 S 波走時である．実線は各波群の観測走時から得られた線形回帰直線で，初

動 P 波（灰実線）は 7.9 km/s，Xp phase（赤実線）は 7.2 km/s，Xs phase（青実

線）は 4.0 km/sの見かけ速度に対応する．(c, d) Xp phaseと Xs phaseの走時分布．

緑丸は太平洋スラブ上部境界での SP変換波の理論走時．その他の線とシンボルは (b)

に同じ．
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Fig.2.18 数値シミュレーションで仮定した 2次元速度構造モデル．(a) 海洋性地殻の

みを仮定したモデル（Model L0S1），(b) 日高山脈下に低速度域を導入したモデル，(c)

初動走時トモグラフィの結果 (Kita et al., 2010a)を反映したモデル．仮定した 2次元

面の位置と震央は，それぞれ (d)中に黒線と星として示す．(a, b, c) 各モデルに対して

与えた震源を星で示す．黒の実線は，コンラッド面と大陸モホ面 (Katsumata, 2010)，

太平洋スラブ上部境界を表す．なお，太平洋スラブ上部境界は Model L0S1とModel

L1S1では Nakajima et al. (2009b)，Model KT2010では Kita et al. (2010a)の形

状モデルをそれぞれ表す．
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Fig.2.19 海洋性地殻のみを仮定したモデル（Model L0S1）で計算された波動場のス

ナップショット．それぞれ地震波の励起から 5.0s，12.5s，20.0s，45.0s後の波動場を示

し，赤が P波的，緑が S波的な波群である．図中のシンボルや線は Fig. 2.18に同じ．
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Fig.2.20 海洋性地殻のみを仮定したモデル（Model L0S1）で計算された波形記録（上

段が vertical成分，下段が horizontal成分）．縦軸が震央距離，横軸は規格化した地震

波励起からの経過時間をそれぞれ表す．灰実線は仮定した速度構造モデルに対する初

動 P波（tp）と初動 S波（ts）の到達時刻を示す．色つきの実線は数値シミュレーショ

ンで計算された波群の解釈線であり，ここでは大陸モホ面での SP変換波を青実線で，

と太平洋スラブ上部境界での PS変換波を水色の実線でそれぞれ示す．
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Fig.2.21 日高山脈下に低速度域を導入したモデル（Model L1S1）で計算された波動

場のスナップショット．図中のシンボルや線は Fig. 2.18や Fig. 2.19に同じ．
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Fig.2.22 日高山脈下に低速度域を導入したモデル（Model L1S1）で計算された波形

記録（上段が vertical成分，下段が horizontal成分）．色つきの実線は数値シミュレー

ションで計算された波群の解釈線であり，ここでは大陸モホ面での SP 変換波を青実

線で，と太平洋スラブ上部境界での PS 変換波を水色の実線でそれぞれ示す．また，

guided-P 波（Xp phase）や guided-S 波（Xs phase）を赤線で示す．その他は Fig.

2.20に同じである．
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Fig.2.23 Model KT2010 で計算された波動場のスナップショット．それぞれ地震波

の励起から 7.5s，15.0s，25.0s，47.5s後の波動場を示す．図中のシンボルや線は Fig.

2.18や Fig. 2.19に同じ．
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Fig.2.24 Model KT2010 で計算された波形記録（上段が vertical 成分，下段が

horizontal成分）．ここで仮定した海洋性地殻の P波速度（V oc
p ）は 6.5 km/sである．

色つきの実線はシミュレーション結果に対する波群の解釈線であり，太平洋スラブ上

部境界での PS変換波を水色の実線で，guided-P波（Xp phase）や guided-S波（Xs

phase）の到達を赤線で示す．その他は Fig. 2.20に同じ．
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でガイド波が観測された 2つの地震の震源位置を表す．Lは震源間距離，∆tはガイド

波の到達時刻差である．
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Fig.2.28 各イベントペアに対して推定された (a) P波速度，(b) S波速度，(c) Vp/Vs．

横軸は震源間距離を表し，色は観測点からみた震源の方位差（degree difference）を

表す．
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Fig.2.29 海洋性地殻の地震波速度の推定の誤差（左：P 波速度，右：S 波速度）．仮

定したイベント間の速度（赤四角）に対して，ガイド波の走時差に誤差（0.5 秒，1.0

秒，1.5秒）が含まれる場合に，震源間距離が 100 kmのイベントペアで推定される速

度のばらつきをバーで示す．また，震源の位置やオリジンタイムの誤差を各イベント

で 0.1-0.2秒程度，guided-P波と guided-S波の読み取り誤差をそれぞれ 0.2秒程度と

0.5秒程度である．このため，実際の解析において，これらの誤差の影響は P波速度に

対して 1.0秒，S波速度に対して 1.5秒となり，見積もられる速度の不確定差はそれぞ

れ最大で 5-7 %程度であると考えられる．
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Fig.2.30 guided-P波と guided-S波に対する分散曲線．(a), (b) guided-P波の位相

速度（phase velocity）と群速度（group velocity），(c), (d) guided-S 波の（phase

velocity）と群速度（group velocity）．仮定した速度構造は Tab.2.3の通りである．実

線（位相速度）と破線（群速度）の色は海洋性地殻（LVL）の厚さの違いを意味し，仮

定した厚さは図中に記述する．また，(a, b)中の灰帯は guided-P波が明瞭に観測され

る周波数帯域（1-4 Hz）を示す．

53



30

40

50

60

70

80

90

100

110

5.5 6.0 6.5 7.0 7.5 8.0 8.5

P-wave velocity [km/s]

D
ep

th
 [

k
m

]

dihedral angle <60˚

2000 400 600 800 1000

Temperature [˚C]

(a) (b)

+200˚C

peak of seismicity

in the subducting crust

Fig.2.31 (a) 海洋性地殻の P 波速度の比較．緑と赤のシンボルはそれぞれ東北地方

と北海道東部で推定された P 波速度であり，エラーバーは標準偏差を表す．灰色の逆

三角は，構造探査から見積もられた深さ 30 km 以浅における海洋性地殻の P 波速度

(e.g., Takahashi et al., 2004; Ito et al., 2005; Miura et al., 2005; Nakanishi et al.,

2009)．水色の領域は北海道東部の温度・圧力条件に対して，脱水により多量の水の生成

が期待される深さ (Abers et al., 2013)を表す．その他は Fig. 2.11や Fig. 2.27に同

じ．(b) 太平洋スラブ上部境界付近の温度分布．黒は Kimura and Nakajima (2014)，

赤は Abers et al. (2013)，青はWada et al. (2015)で計算された温度分布を表し，実

線が東北地方，点線が北海道東部に対する結果である．太線と細線の違いは，スラブ直

上付近のマントルウェッジの温度とスラブ表面（またはスラブ最上部の堆積層）の温

度である．灰色の太線は Kimura and Nakajima (2014)で推定されたマントルウェッ

ジの温度を 200◦C高温とした場合の温度分布．緑枠はマントルウェッジオリビンと水

（foresterite-H2O）系において二面角（dihedral angle）が 60◦ を下回る温度・圧力条

件 (Mibe et al., 1999)を表す．また，緑と赤の矢印は海洋性地殻内地震活動が最も活

発な深さ (Kita et al., 2006)を表す（赤矢印が緑矢印にほぼ重なっている）．
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第 3章 太平洋スラブの地震波減衰構造

3.1 はじめに

地震波の振幅は伝播距離の増加や時間の経過と共に小さくなり（減衰し），そのメカニ

ズムとして幾何減衰（geometrical spreading）や散乱減衰（scattering attenuation），内

部減衰（anelastic attenuation）が知られている．一般的に，散乱減衰は空隙や亀裂，断

層などの散乱体による地震波エネルギーの再分配，内部減衰は粒界すべりや変形，流体や

メルトの流動などによる地震波エネルギーの損失を反映していると考えられている．例え

ば，直達波では散乱減衰と内部減衰が影響し，コーダ波（の時間変化）には内部減衰が影

響すると考えられている (e.g., Sato et al., 2012)．

地球内部を構成する物質の内部減衰については，主に室内の岩石実験により調べられて

いる (e.g., Jackson et al.,1992, 2002; Karato, 2003)．例えば，Jackson et al. (2002)な

どでは，高温・高圧条件下のマントルウェッジオリビンに対する実験から，減衰を表すパ

ラメータである Q値（Quality factor）が温度や周波数に強く依存することを見出した．

加えて，流体やメルトの存在が内部減衰を大きくすることも実験的に確かめられている

(e.g., Karato, 2003; Faul et al., 2004; McCarthy and Takei, 2011)．これらの結果は，

各地の沈み込み帯で推定された 3 次元的な地震波減衰構造の分布を解釈し，流体やメル

トの存在や分布を議論する上で重要な知見を与えている (e.g., Eberhart-Phillips et al.,

2008, 2014; Nakajima et al., 2013; Liu et al., 2014, 2015; Saita et al., 2015)．

一方で，散乱減衰は亀裂などの散乱体や非常に短い波長スケールでの不均質構造（短

波長不均質）が存在することにより生じる．また，このような不均質構造の存在は，コー

ダ波の励起などとして観測されることが知られている (e.g., Sato et al., 2012)．近年，

地震波散乱に対する理論的な理解や解析手法が発達し，短波長不均質の空間分布 (e.g.,

Furumura and Kennet, 2005; Takahashi et al., 2009, 2013)や高周波帯域における震源

過程の特徴 (e.g., Takemura et al., 2009)が明らかになりつつある．また，コーダ波の解

析より，震源パラメータを推定する際の安定性の向上 (e.g., Mayeda et al., 2007)や散乱

減衰と内部減衰の分離 (e.g., Hoshiba et al., 1993)などが試みられている．

観測波形のスペクトルから地震波の減衰を精度良く推定するためには，震源スペクトル

やサイト特性などの影響を補正あるいは取り除くことが必要である．スペクトル比法と

は，観測スペクトルの比をとることで，一つあるいは複数の共通する周波数特性をキャ

ンセルし，注目したい特性（震源過程や減衰，サイト特性など）を抽出する手法であり，

これまで多くの研究で使用されている (e.g., Aki et al., 1980; Xie and Mitchall, 1990;

Yoshimoto et al., 1993; Matsuzawa et al., 1989)．

例えば，同一観測点で観測された複数の地震の観測スペクトルの比からは震源特性の

違いが抽出できる (e.g., Ide et al., 2003; Uchida et al., 2007; Uchide et al., 2014)．ま

た，同一の地震に対して計算される 2 観測点のスペクトル比は観測点間の特性として地

震波の減衰を推定する際に利用されている (e.g., Xie and Mitchall, 1990; Noriega et al.,

2014)．Matsuzawa et al. (1989)では，2つのイベントそれぞれで計算されるスペクトル
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比（二重スペクトル比）を計算することで，震源項と観測点近傍の影響をキャンセルし，

観測記録のみから地震波減衰を推定する手法を考案した．これまでに二重スペクトル比法

により，マントルウェッジ最上部 (Matsuzawa et la., 1989) や大陸地殻内部 (松澤・他,

2003)の減衰の推定が試みられている．

コーダ波の振幅は十分に時間が経過した時間帯域（おおよそ S 波走時の 2 倍よりも

後）では時間のみ依存して減少することが知られている (e.g., Rautian and Khalturin,

1978)．先述したような，コーダ波と直達波を組み合わせることによるコーダ減衰（Qc）

の推定方法はスペクトル比法の一種であり，コーダ規格化法 (Aki, 1980)と呼ばれる．こ

の手法は，直達波とコーダ波のスペクトル比をとることでイベントと観測点ペアごとに震

源特性をキャンセルし，直達波の減衰を推定することができる．Yoshimoto et al. (1993)

では，さらに狭帯域においては P波と S波の震源スペクトル形状が類似するという仮定の

もと，Sコーダ波から P波と S波の地震波減衰が推定した．加えて，コーダ波はMultiple

Lapse Time Window（MLTW）法 (e.g., Hoshiba et al., 1993; Dominguez and Davis,

2013) よる散乱減衰と内部減衰の同時推定やコーダ規格化法と直達波のスペクトル比の

ジョイント (Matsumoto et al., 2009)による震源域近傍の詳細な P波減衰構造の推定な

どにも利用されている．

東北日本下では，マントルウェッジなど太平洋スラブ以浅の詳細な地震波減衰構造の理

解が進みつつある (e.g., Tsumura et al., 1996, 2000; Nakajima et al., 2013; Liu et al.,

2014; Kita et al., 2014)．特に Nakajima et al. (2013)は直達波の減衰を推定する際に，

コーダスペクトル比法から求めたコーナー周波数を用いることで，震源スペクトル形状と

地震波減衰の間に存在するトレードオフ (e.g., Ko et al., 2012)を解消し，より精度の高

い地震波減衰推定手法を提案した．

これに対して，太平洋スラブ地震波減衰はマントルウェッジに比べて非常に小さいこと

は知られている (e.g., Utsu, 1966; Utsu and Okada, 1968)ものの，その内部の詳細な減

衰構造は明らかになっていない．一方で，地震波速度の解析により，東北日本下の太平

洋スラブには最上部の低速度層 (e.g., Tsuji et al., 2008; Nakajima et al., 2009a,c)や二

重深発地震面下面付近の低 Vp/Vs領域 (Zhang et al., 2004)などが存在することが明ら

かになった．また，2003 年の宮城県沖地震（M 7.1）など，比較的規模の大きいスラブ

内地震の震源域やその周辺部では顕著な地震波速度の低下や項 Vp/Vsが観測されている

(e.g., Mishra and Zhao, 2003, 2004; Nakajima et al., 2011)．これらの低速度域の形成

や二重深発地震面などのスラブ内地震活動には，含水鉱物やその脱水により生じた水が寄

与すると考えられている (e.g., Kirby et al., 1996; Seno and Yamazaki, 2004; Nakajima

et al., 2011)．また，流体の存在は地震波の減衰を大きくするため (e.g., Karato, 2003)，

地震波の低速度域では地震波減衰も大きくなることが期待される．地震波の減衰と速度

は，流体の存在に対して異なった応答を示すことから，詳細な減衰構造を推定することは

太平洋スラブ内部の不均質構造や地震活動，流体分布の関係を理解する上で非常に重要で

ある．

そこで本解析では，Nakajima et al. (2013)の手法を発展させ，太平洋スラブ内部の地

震波減衰を精度高く推定することを試みた．具体的には，スラブ内地震に対してスペクト

ル比法を適用することでイベント間の特性としてスラブ内の地震波減衰を推定した．な

お，本解析でも地震波の減衰を推定する際には，まず，コーダスペクトル比法により震源
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スペクトル形状を決めるパラメータの一つであるコーナー周波数を推定し，次いで，推定

されたコーナー周波数を用いて地震波減衰を推定する，という手順を踏む．また，得られ

たイベント間の減衰に地震波減衰トモグラフィ法 (Nakajima et al., 2013)を適用し，太

平洋スラブ内部の 3次元的な地震波減衰構造を推定した．解析全体の手順は Fig. 3.1に

示す通りである．

3.2 解析手法の概要

3.2.1 コーナー周波数の推定

コーダスペクトル比法

本解析ではまず，コーダスペクトル比法によりコーナー周波数を推定する．観測点 m

で記録された地震 iのコーダ波の速度振幅スペクトルは以下のように記述される．

Acoda
im (tc; f) = Si(f)Rm(f)Im(f)P coda

im (tc; f). (3.1)

ここで，Si は震源スペクトル，Rm はサイト特性，Im は計器特性，P coda はコーダ波の

励起特性を表し，tc は時間窓の時刻である．(3.1)式に対する具体的な振幅は輻射伝達理

論 (e.g., Aki and Chouet, 1975)や一次等方散乱理論 (e.g., Sato et al., 1977)などによ

りモデル化されている．例えば，一次等方散乱理論では，媒質の地震波速度が一定かつ散

乱が一様である場合，コーダ波の二乗振幅
〈
|Acoda|2

〉
は，〈∣∣Acoda

im (tc; f)
∣∣2〉

tc>2ts

≈ S2
i (f)

g0

2πV 2
s t2c

exp
(
−2πftc

Qc

)
∝ 1

t2c
exp

(
−2πftc

Qc

)
となる (Sato et al., 1977, 2012)．ここで，ts は S波の理論走時，g0 は散乱係数，Vs は S

波速度，Qc はコーダ波の減衰を表す．

コーダ波のスペクトル比を計算するために，規模が異なり，震源間距離の比較的小さい

イベントペアを考える．ここで，規模の大きい地震をMasterイベント，規模の小さい地

震を Slaveイベントと定義し，それぞれの観測スペクトルを Acoda
Mm，Acoda

Sm と書けるもの

とする．同一の観測点で記録された地震波形のスペクトルを用いるのでサイト特性と計器

特性は等しくなる．また，震源間距離が十分に小さいイベントペアでは不均質構造などが

寄与するコーダ波の励起特性がほぼ等しくなることが期待される（P coda
Mm ≈ P coda

Sm ）ため，

Masterイベントと Slaveイベントのスペクトル比 Dcoda cal は，

Dcoda cal(f) =
Acoda

Mm (tc; f)
Acoda

Sm (tc; f)
=

SM (f)Rm(f)P coda
Mm (tc; f)

SS(f)Rm(f)P coda
Sm (tc; f)

≈ SM (f)
SS(f)

(3.2)

と書くことができる．

本解析では震源スペクトルの形状として，

S(f) = C
1

1 +

(
f

fc

)p (3.3)
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を仮定する．ここで，C は低周波側のフラットレベル，fc はコーナー周波数を表し，pは

べき乗指数となる．なお，p = 2を与えると，上式は ω2 モデル (e.g., Brune, 1970)に一

致し，Fig. 3.2で示すようなスペクトル形状となる．この震源スペクトル形状を (3.2)式

に代入すると，

Dcoda cal
MS (f) =

CM

1

1 +

(
f

fcM

)p

CS

1

1 +

(
f

fcS

)p

= ΩMS

1 +

(
f

fcS

)p

1 +

(
f

fcM

)p (3.4)

を得る．ここで，ΩMS = CM/CS である．

本解析では，Master イベントと Slave イベントの両者が観測された観測点のうち，

Master イベントからの震央距離が小さい順に最大 50 観測点のスペクトル比の平均を観

測スペクトル比（Dcoda obs
MS ）と定義し，グリッドサーチにより 2イベントのコーナー周波

数を見積もった．また，グリッドサーチでは評価関数

1
K

K∑
k=1

[
log Dcoda obs

MS − log Dcoda cal
MS

]2
が最小となる 2 つのコーナー周波数を求めた．なお，Aki et al. (1980) などによると

コーダ波スペクトル比のフラットレベル ΩMS は 2 つのイベントの地震モーメントの比

（MM
0 ，MS

0 ），つまり，

ΩMS =
MM

0

MS
0

と表すことができる．ただし，本解析でグリッドサーチを行う際にはコーナー周波数

（fcM，fcS）に加えて，ΩMS も未知数として解く．グリッドサーチを行う際に刻み幅は

log ΩMS に対して 0.02，fc に対して 0.2 Hz とした．また，fc については 0.2 Hz から

33.0 Hzの周波数帯域で探索を行った．

応力降下量の推定

本解析では，コーダスペクトル比法で推定されたコーナー周波数からスラブ内地震の応

力降下量を見積もることで，推定された fc の妥当性を検討するとともに，スラブ内地震

の応力降下量の分布について議論する．コーナー周波数 fc と応力降下量 ∆σ の関係は以

下の通りである．

Sato and Hirasawa (1973)に従い，円形クラックモデルを仮定すると，円形クラック

の半径（断層半径）r は

r =
κV

2πfc
(3.5)

と表すことができる．ここで，κは定数，V は地震波速度である．Eshelby (1957）によ

れば，応力降下量 ∆σ は，断層半径と地震モーメントM0 から，

∆σ =
7
16

M0

r3
(3.6)
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となる．したがって，(3.5)式を (3.6)式へ代入することで，

∆σ =
7
16

M0

(
2πfc

κV

)3

(3.7)

として，コーナー周波数と応力降下量の関係を得る．ここで，地震モーメント M0 は，

モーメントマグニチュードMW から Kanamori (1977)に従って，

log M0 = 1.5MW + 9.1

として，気象庁マグニチュードMJMA からは佐藤 (1989)に従って，

log M0 = 1.5MJMA + 9.2 (3.8)

のようにそれぞれ換算される．本解析では JMA一元化震源カタログに記載されたマグニ

チュード，すなわち気象庁マグニチュードを使用するため，(3.8)式を用いて地震モーメ

ントを計算する．

また，本解析ではスラブ内地震の応力降下量を一定と仮定した場合に期待されるコー

ナー周波数を用いて地震波減衰の推定精度を検証する．このときのコーナー周波数は

(3.7)式を変形した

fc = 3

√
16
7

(
κV

2π

)3 ∆σ

M0
(3.9)

により与える．なお，本解析では κ = 2.34とし，V は JMA2001一次元速度モデル (上

野・他, 2002) の S 波速度を基準とし，スラブマントルの地震では 1.05 倍した速度を使

用する．また，海洋性地殻内部に分布した地震に対しては深さ 100 km 以浅で 0.85，深

さ 100-120 kmでは 0.95，深さ 120 kmでは 1.05をそれぞれ JMA2001一次元速度モデ

ルの S波速度にかけて使用する．特に海洋性地殻内部の地震に対して与えたこの変化は，

含水鉱物の相転移などによる海洋性地殻の地震波速度の上昇を想定し，第 2 章の結果や

Shiina et al. (2013, 2014)の結果を参考に与えた．

3.2.2 地震波減衰の推定

波線に沿った減衰

速度波形記録の振幅スペクトルは，

Aim(f) = 2πfSi(f)Bim(f)Rm(f)Im(f)Fim (3.10)

として記述することができる．ここで，Si は震源スペクトル，Bim は波群が経験した媒質

の減衰特性，Rm はサイト特性，Im は計器特性，Fim は周波数に依存しない特性であり，

幾何減衰や震源から放射特性を含む．なお，以下では計器特性 Im は補正されたものであ

るとする．媒質の減衰特性 Bim は，波線に沿った減衰を表すパラメータ t∗ を用いて，

Bim(f) = exp [−πft∗im(f)] (3.11)

と書くことができる．また，t∗ は波線 sに沿った積分

t∗ =
∫

path

1
V (s)

1
Q(s)

ds =
∫

path

t(s)
Q(s)

ds (3.12)
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として Q値と結びつく．ここで，V は地震波速度，tは走時を表す．なお，先述したよう

に地震波減衰は周波数に依存することが知られている (e.g., Jackson et a., 2002)．減衰

の周波数依存性 αを考慮した場合，1 Hzにおける減衰特性 t∗0 を用いて t∗(f)は

t∗(f) = t∗0f
−α

として表すことができる．震源スペクトルとして (3.3)式を仮定すると，(3.10)式は

Aim(f) = Ωim
f

1 +

(
f

fci

)p Rm(f) exp
(
−πf1−αt∗0im

)
(3.13)

となる．ここで，Ωim = CiFim は周波数に依存しないパラメータを表す項であり，震源

スペクトルのおける低周波側のフラットレベル（Ci）や幾何減衰や震源からの放射特性

（Fim）が含まれる．

イベント間の減衰

本解析では同一の観測点 m において観測された 2 つのスラブ内地震の波形記録から

スペクトル比を計算し，イベント間の減衰を推定する．ここで伝播距離の長い地震を

Masterイベント，伝播距離の短い地震を Slaveイベントとする．観測波形から計算され

るスペクトルの比は，(3.10)式から

Aim(f)
Ajm(f)

=
Si(f)Bim(f)Rm(f)Im(f)Fim

Sj(f)Bjm(f)Rm(f)Im(f)Fjm
(3.14)

と書ける．このとき，Masterイベント（i）の波線近傍の Slabイベント（j）が分布する

とき（Fig. 3.3），観測スペクトルの比をとることで，サイト近傍の特性とともに伝播経路

が重なる領域における減衰の特性（本解析では特にマントルウェッジや大陸地殻の減衰）

がキャンセルされる．このような場合，(3.14)式は

Aim(f)
Ajm(f)

=
Ωim

Ωjm

1 +

(
f

fcj

)p

1 +

(
f

fci

)p exp
(
−πf1−α∆t∗ij

)
(3.15)

と書き換えることができる．なお，上式では震源スペクトルとして (3.3) 式を仮定した．

また，∆t∗ij = t∗0im − t∗0jm はイベント間の波線に沿った減衰を表すパラメータである．実

解析で未知となるパラメータのみ右辺にまとめると (3.15)式は

1 +

(
f

fci

)p

1 +

(
f

fcj

)p
Aim(f)
Ajm(f)

=
Ωim

Ωjm
exp

(
−πf1−α∆t∗ij

)

となり，さらに常用対数をとり，線形化することで，

log Dijm(f) = log
Ωim

Ωjm
+ G(f)∆t∗ij (3.16)
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を得る．ここで，Dijm =
1 + (f/fci)p

1 + (f/fcj)p

Aim(f)
Ajm(f)

，G(f) = −πf1−α log(e) であり，e は

Napier数を表す．

本解析では，上で導いた観測スペクトル比と理論スペクトル比の関係（(3.16) 式）に

従って，観測方程式を構築し，それらを LSQR法 (Paige and Saunders, 1982)により最

小二乗的に解くことで太平洋スラブ内の地震波減衰を推定する．また，同一イベントペア

の観測スペクトル比が複数の観測点で得られた場合，Q−1
p が同じになるように拘束を与

えて∆t∗ を求める．

拘束条件

本解析で地震波減衰を推定する際には，解を安定した求めるため，下記に示す拘束条件

を与えた．

log
Ωim

Ωjm
=

1
N

3Hz∑
fk=1Hz

log
Dim(fk)
Djm(fk)

. (3.17)

ここで，fk は周波数，N は 1-3 Hzの間に存在する離散点の数を表す．

3.2.3 地震波減衰トモグラフィ

本解析では，前節で記した手法により推定された各波線（イベントペア間）における

地震波の減衰パラメータ ∆t∗ に対して，3次元地震波減衰トモグラフィ法 (Nakajima et

al., 2013)を適用し，太平洋スラブ内部の減衰構造の推定を行った．そこで本項では，地

震波減衰トモグラフィ法の概要を記す．

パラメータ ∆t∗ と Q−1 の関係式（(3.12)式）を離散化すると

∆t∗i =
∑

k

sik

Vk

1
Qk

(3.18)

となる．ここで，sik は波線 iを複数に分割したセグメントに対する k 番目のセグメント

の長さ，Vk と Qk はそれぞれセグメント k における地震波速度と Q値である．なお，波

線の計算には Zhao et al. (1992)による波線追跡法を適用した．

i番目で観測された波線（イベントペア）の減衰（[∆t∗i ]
obs）と理論的に計算される減衰

（[∆t∗i ]
cal）の残差を

di = [∆t∗i ]
obs − [∆t∗i ]

cal

とすると，観測方程式は
d = G∆m + e

となる．ここで，dは残差ベクトル，Gは偏微分係数行列，eは誤差ベクトルであり，モ

デルの修正量を表すベクトル ∆mは

∆m =
[
∆Q−1

1 , ∆Q−1
2 , · · · , ∆Q−1

k , · · · , ∆Q−1
K

]T

である．本解析では，このようにして構築された観測方程式をダンプ付最小二乗法[
d
0

]
=

[
G
λI

]
∆m
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により解くことで，3次元減衰構造の推定を行った．ここで，λはダンピングパラメータ，

Iは単位行列を表す．

3.3 太平洋スラブにおける P波の減衰

本節では，東北地方下の太平洋スラブ内地震に対して行った地震波減衰推定（Q−1
p ）

の結果を示す．なお，特に断りがない限り，本節では震源スペクトルとして ω2 モデル

(Brune, 1970)を用いる．

3.3.1 コーナー周波数の推定

データとパラメータの設定

本解析では，東北地方下の太平洋スラブ周辺で発生した地震に対してコーダスペクトル

比法を適用し，S波のコーナー周波数を推定した．なお，気象庁一元化震源カタログに記

載されたマグニチュード 2.5-4.5の地震，1,422個を使用した．

本解析ではまず，以下の手順に従って，コーナー周波数を推定した．なお，推定手順は

Nakajima et al. (2013)や Saita et al. (2015)を参考とした．

1. マグニチュードの差と震源間距離を用いてイベントペアを探索．

2. 水平 2成分の波形記録から transverse波形を計算．

3. 2イベントの遅い理論 S波走時の 2倍から 10.24秒間の波形の切り出し．

4. 切り出した波形に 10 % cosineテーパーを掛け，振幅スペクトルを計算．

5. 周波数帯域（2n/3; n = 0, 1, 2, · · · , 15）ごとに振幅スペクトルを平均化．

6. ハニングフィルタを 2度かけ，スペクトルを平滑化．

7. 振幅スペクトルの S/Nを計算する．

8. コーダ波のスペクトル比を計算．

9. 観測点ごとに計算されたスペクトル比をスタック．

10. スタックされたスペクトル比を用いてコーナー周波数（fc）とフラットレベルの比

（ΩMS）を推定．

11. とりうるすべてのイベントペアでコーナー周波数を推定し，その対数平均をイベン

トのコーナー周波数とする．

ここで，イベントペアの探索（手順 [1]）は

· マグニチュードの差： ∆M ≥ 0.5

· 震源間距離： L ≤ min(100 km,Depth)

の条件のもとで行った．ここで Depthはペアを成すイベントの平均深さを表す．震源間

距離の条件は，コーダスペクトル比法が前提とする不均質構造や散乱特性を類似性を担保

するため，イベント間距離が大きいイベントペアを解析に適用することを避ける目的で課

す．コーダ波の振幅スペクトルとノイズの比（S/N）の判定（手順 [7]）は周波数領域で行

い，ノイズは P波到達時刻直前までの 10.24秒間に計算される transverse成分の振幅ス

ペクトルにより定義する．本解析では S/Nが 3.0未満の周波数帯域，および，スペクト

ル比全体で S/N が確保される周波数帯域が 5 Hz 未満の観測スペクトル比を解析から除

外した．また，手順 [10] では 5 観測点以上のスタックが行えたイベントペアに対しての
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みでフィッティングを行った．最終的には，各イベントペアに対して計算されたコーナー

周波数の比が fcS/fcM ≥ 1.25となるイベントペアの結果のみを使用し，イベントごとの

コーナー周波数を見積もった．なお，今後の解析ではコーナー周波数が 1.26 Hz ≤ fc ≤
25.4 Hz の範囲に分布するイベントのみを解析に使用しる．得られたコーナー周波数は

S波に対する値であるため，P波のコーナー周波数が必要な場合には 1.33倍 (Uchida et

al., 2007)した値を使用した．

コーナー周波数

コーダスペクトル比法の適用によるコーナー周波数の推定結果の一例を Fig. 3.4 に

示す．コーダ波を用いた解析は，安定してスペクトル比が得られることが知られている

(e.g., Mayeda et al. 2007)が，本解析の結果でも各観測点で計算されたコーダスペクト

ル比（Fig. 3.4cの細線）は類似したスペクトル形状を持ち，スペクトル振幅のレベルを

含めばらつきの少ないスペクトル比が得られていることがわかる．

本解析で使用した観測点とコーナー周波数が得られた震源の分布を Fig. 3.5a,b に示

す．なお，本解析では 1,300 個のスラブ内地震でコーナー周波数を推定することができ

た．推定されたコーナー周波数から見積もられる太平洋スラブ内地震の応力降下量は，お

およそ 10 MPa程度となる（Fig. 3.5c）．Figs. 3.6, 3.7a,cには，推定されたコーナー周

波数と地震モーメント，および応力降下量の分布を示す．これらの関係からも，地震モー

メントM0 は比較的小さいイベント群ではばらつきがやや大きくなるものの，推定され

たコーナー周波数は応力降下量が 1-100 MPaとなる範囲にほぼ分布していることがわか

る．加えて，この分布はM0 ∝ f−3
c のスケーリング則に近く，本解析で推定されたコー

ナー周波数は信頼できる結果であることを示している．

本解析で得られたコーナー周波数から見積もられる太平洋スラブ内地震に対する応力降

下量の分布は (e.g., Takahashi et al., 2005; Nakajima et al, 2013; Kita and Katsumata,

2015) と同様の傾向を示す．加えて，スラブ上部境界の深さ 80 kmよりも深い領域では，

海洋性地殻周辺で発生した地震の応力降下量がスラブマントルの地震よりも小さくなる傾

向がある (Fig. 3.7cの赤線)．このような特徴は，北海道下のスラブ内地震の特徴 (Kita

and Katsumata, 2015)と整合する．加えて，スラブマントル内部でも応力降下量が変化

していることを示す観測結果が得られた (Fig. 3.7)．ただし，本解析には 2003年の宮城

県沖地震の余震などが含まれており，そのような局所的な領域の特徴が強調されている可

能性もある．したがって，解析領域や期間を検討し，スラブ内地震の応力降下量の空間分

布をより精度よく調べることが今後の課題である．

3.3.2 減衰の推定

データと解析手順

本解析では Fig. 3.5に示す観測点と赤枠内の地震を用いて太平洋スラブの地震波減衰

の推定を試みた．解析領域内部に分布する観測点と地震の数はそれぞれ 240個と 1,135個

である．イベントペアの探索は，3次元波線追跡 (Zhao et al., 1992)によりMasterイベ

ントの波線近傍に Slaveイベントが分布するイベントペアを抽出した．本解析ではペアを

成すイベントのうち伝播経路が長い地震をMasterイベント，短い地震を Slaveイベント

と呼ぶ．また，本解析でイベントペアを探索する際に用いた条件は以下の通りである．
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· 速度構造： JMA2001一次元速度構造を基準にし，太平洋スラブの形状 (Nakajima

et al., 2009b)と +5 %の速度異常を与える．

· 観測点への入射，方位角の差： θ ≤ 10◦．

· 最接近距離： Dmin ≤ 10 km．

ここで，最接近距離とはMasterイベントの波線と Slaveイベントの震源の間の距離も最

も小さくなる値を表す（Fig. 3.3b）．

本解析では，抽出されたイベントペアに対して，以下の手順に従って初動 P波付近のス

ペクトル比を計算する．

1. 初動 P波の到達時刻を含む 2.56秒の時間窓で，vertical成分波形を切り出す．

2. 切り出した波形に 10 % cosineテーパーを掛け，振幅スペクトルの計算．

3. 周波数帯域（2n/3; n = 0, 1, 2, · · · , 15）ごとに振幅スペクトルを平均化．

4. ハニングフィルタを 2度与え，スペクトルを平滑化．

5. 振幅スペクトルの S/Nを計算する．

6. 直達 P波のスペクトル比を計算する．

初動 P波の到達時刻（手順 [1]）は気象庁や東北大学で読み取られた値を使用した．また，

到達時刻の読み取りがない観測データに対しても，振幅などから P 波の到達時刻を判別

し，すべて目視で波形と読み取り値を確認した後で解析に適用した．S/N の確認（手順

[5]）は，P波到達直前の 2.56秒間に計算される vertical成分の振幅スペクトルをノイズ

とし，本解析では少なくとも低周波側（1-3 Hz）から 12 Hz まで S/N> 5.0となる観測

データのみを使用した．ただし，減衰を推定する際には S/N> 3.0 となる周波数帯域の

データを使用した．また，本解析では波形の切り出し（手順 [1]）を行う際に，ピーク遅延

時間 tpeak とエネルギーの分配率 Rを用いて観測波形を選別した．ピーク遅延時間 tpeak

は波群の到達から最大振幅までの時間遅れとして定義される量であり (e.g., Takahashi et

al., 2009)，本解析では P波の立ち上がりから vertical成分で最大振幅が観測されるまで

の時刻とした．また，エネルギーの分配率 R は，ある時間窓とその直後の時間帯域にお

ける地震波のエネルギー密度の比，すなわち，観測波形W (t)に対して

R =

∫ tp+tw

tp

W 2(t) dt

/
tw∫ tp+tw+ta

tp+tw

W 2(t) dt

/
ta

(3.19)

と定義する．ここで，tp は P波の到達時刻，tw と ta は時間窓の幅であり，ともに 2.56

秒とする．

本解析で使用した観測データに対して，1-32 Hzのバンドパスフィルターを掛けた波形

から得られたピーク遅延時間と分配率を Fig. 3.8に示す．Fig. 3.8からピーク遅延時間

tpeak が大きくなるとともに分配率 Rが小さくなり，tpeak > 3.0では Rが 1.0を下回る

（解析対象とする時間窓より後ろで地震波の振幅が大きくなる）波形記録が多くなること

がわかる．直達波のピーク遅延時間は散乱の影響を強く受け，エンベロープ伸張を代表す

るパラメータの一つである (e.g., Sato, 1991; Takahashi et al., 2009, 2013)．したがっ

て，ピーク遅延時間の増加は地震波のエネルギーがエンベロープ拡大などによって P 波

の立ち上がりから遅れて到達していることを意味しており，Fig. 3.8では分配率 R の低
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下としても現れていると考えられる．分配率 R は波群が単純かつ初動付近で卓越してい

れば大きくなることが期待される量である．先述したとおり，ピーク遅延時間が大きい場

合にはエンベロープ拡大などにより R も小さくなる．一方で，ピーク遅延時間が小さい

にも関わらず R が小さくなる場合には，波形が大きく崩れているか後続波などのマルチ

パスが到達し，それにより R が減少すると考えられる．そこで本解析では，できるだけ

波線近傍の地震波減衰の影響を受けた波群のみを解析に使用するため，ピーク遅延時間

tpeak と分配率 Rに対して，

tpeak ≤ 2.56 s, and R ≥ 1.0. (3.20)

の条件（Fig. 3.8の白枠）を課し，これを満足した波形のみを用いて減衰の推定を行った．

本解析では，理論スペクトル比（(3.16)式）を LSQR法 (Paige and Saumders, 1982)

により最小二乗法的にフィッティングすることでイベント間の地震波減衰を表すパラ

メータである ∆t∗ を推定した．なお，コーナー周波数は先述した通り，コーダスペクト

ル比法から推定した値を使用した．また，減衰の周波数依存性 α については総当たり的

に解析を行い（Fig. 3.9），観測スペクトル比と理論スペクトル比の残差が最小となる値

（α = 0.15）を使用した．この値は，これまで沈み込み帯で推定された減衰の周波数依存

性（α = 0.2-0.4程度）(e.g., Shito et al., 2004; Stacknik et al., 2004; Nakajima et al.,

2013)や室内実験による結果（α = 0.27）(e.g., Jackson et al., 2002)よりも小さい．た

だし，これらの研究はマントルウェッジなど比較的温度の高い条件下における減衰の周波

数依存性であり，冷たいスラブの減衰の特性である本解析の結果は，温度の違いなどに起

因するスラブとマントルウェッジの周波数依存性の違いを示しているかもしれない．

太平洋スラブの地震波減衰

本解析では 2,954 個のイベントペアに対して P 波減衰を推定した．また，同一のイベ

ントペアで観測点が異なる場合の重複を含めると，5,855 個の波線（観測スペクトル比）

に対して P波の減衰が推定された．なお，以下ではイベント間の P波減衰を Q−1
p ，各波

線で推定された減衰を Q−1
pr あるいは ∆t∗pr で表す．

Fig. 3.10と Fig. 3.11では，解析結果の一例を示す．前弧域の観測点における結果を

示した Fig. 3.10では，2つのイベントの変位スペクトルの，特に 10 Hz以上の帯域でみ

られるスペクトルの凸凹がスペクトル比（Fig. 3.10b の黒線）を取ることで小さくなっ

ているようにみえる．これは，サイト特性などの共通する特性がスペクトル比を取ること

で，実際にキャンセルできていることを示していると考えられる．なお，このイベント

ペアで計算されたスペクトル比から期待される P 波の減衰は ∆t∗pr = 0.011 秒程度であ

り，(3.13)式に基づいた既往の手法 (Nakajima et al., 2013)により波線全体に対して推

定された減衰，Master イベントで t∗ = 0.064 秒，Slave イベントで t∗ = 0.048 秒，の

差とほぼ同程度となる．このような特徴は背弧側の観測点における解析からも見てとれ

る（Fig. 3.11）．なお，背弧側で観測された波形のスペクトルでは，減衰の強いマントル

ウェッジ (e.g., Tsumura et al., 2000; Nakajima et al., 2013)内を伝播するため，高周波

側のスペクトルレベルが急激に低下するが，このような波形から計算されるスペクトルの

比（Fig. 3.11bの黒線）の傾斜は緩やかになっていることがわかる．この観測点に対して

Nakajima et al. (2013)の手法で推定された P波減衰はMasterイベントで t∗ = 0.138，
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Slaveイベントで t∗ = 0.115sと大きな値が見積もられるが，両イベントの t∗ の差は，こ

のイベントペアにおいてスペクトル比から見積もられる P波の減衰（∆t∗pr = 0.028s）と

ほぼ等しくなる．これらの結果は，スペクトル比法の適用により，太平洋スラブの減衰減

衰パラメータを推定できることを示している．加えて，既往の手法では観測点近傍の特性

やスラブ以浅の減衰特性を同時推定しているのに対し，本解析ではスペクトルの比をとる

ことでそれらの特性がキャンセルされ，より直接的に太平洋スラブの減衰を推定できてい

ると考えられる．

本解析で推定した太平洋スラブの P波減衰（Q−1
p ）の空間分布を Fig. 3.12に，頻度分布

を Fig. 3.13にそれぞれ示す．解析の結果から，東北地方下の深さ 50-200 kmにおいて太

平洋スラブの P波減衰が推定され（Fig. 3.12），その平均的な値がQ−1
p = 0.0016±0.0051

（Qp = 646）となることがわかった（Fig. 3.13a）．この値は，既往研究 (e.g., Tsumura

et al., 2000; Nakajima et al., 2013)で推定されたスラブの減衰とほぼ同じである．また，

前弧域下では減衰が大きく，背弧域下では減衰が小さくなる（Fig. 3.12）．ただし，震源

間距離の短いイベントペアでは Q−1
p の推定値がばらつく傾向があり（Fig. 3.13b），スラ

ブ内の減衰の空間変化はそのようなばらつきを強調している可能性がある（Fig. 3.12）．

また，本解析では全体の約約 35 %の観測スペクトル比において負の減衰（Q−1
p < 0）が

推定された（Fig. 3.12a，Fig. 3.13c,d）．

3.3.3 議論

ここでは，本解析における P波減衰推定の精度について議論する．また，本解析では一

部のイベントペアで負の減衰が推定された．地震波減衰の見積もりを行う際には，負の減

衰が推定されることがしばしば問題となる (e.g., Matsumoto et al., 2009)． 減衰（Q値）

の定義に従うと，「負の減衰」は地震波が伝播する過程でエネルギーが増加していること

を意味することになり，物理的に考えても減衰が負となるメカニズムが考えにくい．この

ため，これまでの多くの研究では負の値を推定するデータの除外や非負の拘束条件を課す

ことで，減衰が負となる問題を回避してきた (e.g., Matsumoto et al., 2009)．しかしな

がら，本解析では全体の 35 %程度の観測データにおいて負の減衰が推定されており，単

純にデータの除去や非負の拘束を課すと，減衰トモグラフィの解析結果に大きく影響する

恐れがある．そこで本項では，本解析に減衰推定の信頼性と合わせて減衰が負となる原因

についても検討する．なお，スペクトル比のフィッティングにより減衰を推定する本解析

手法における「負の減衰」は，震源スペクトルなどの特性を除去した上で低周波側に比べ

て高周波側のスペクトルレベルが高くなることを示している．

スペクトルのばらつき

太平洋スラブのような減衰の非常に小さい領域や短い伝播距離における減衰を推定する

際には，波群に対する減衰の寄与が小さいためノイズや低周波側のフラットレベルの過小

評価などにより，本来は減衰が極めて小さいにもかかわらず，見かけの減衰が推定される

可能性がある．そこで，本解析で推定された減衰を与えた場合のスペクトル比の残差と，

減衰をゼロ（Q−1
p = 0.0）とした場合のスペクトルの残差を比較から，その有意性を判定

する．有意性は，観測スペクトル比のばらつきが正規分布に従うことを仮定した上で，自
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由度対 [16, 16]，有意水準 5 %の F検定の参考に以下に従って判定する．

σ2
0

σ2
p

> 2.5, (3.21)

ここで，σ2
0 と σ2

p はそれぞれ減衰をゼロ，および本解析で推定された減衰を仮定した場合

に計算されるスペクトル比のフィッティングの残差二乗和を表す．この判定基準（(3.21)

式）に従うと，全体の約 51 %の観測スペクトル比が極めて小さい減衰で説明できること

になり，また，減衰が有意と判定された観測スペクトル比は正の減衰で約 34 %，負の減

衰で約 15 %となる（Fig. 3.13c,d）．

震源スペクトルのゆらぎの影響

本解析では，ω2 モデル (Brune, 1970)を震源スペクトルの形状を仮定し，P波の減衰

を推定した．これは，震源スペクトルの形状が比較的滑らかであることを前提とするとと

もに，コーナー周波数の推定誤差や仮定した震源スペクトル形状では説明できない現実の

複雑な震源過程を反映したスペクトルのゆらぎなどに起因する震源スペクトル形状の不確

定さを減衰推定に押し付けていることになる．このため，ここではこの震源スペクトルの

不確定さ（ゆらぎ）の影響について検討する．

震源スペクトルのゆらぎの影響を評価するために，本検証では震源距離が 10 km以内

に分布するスラブ内地震のすべてイベントペア（Fig. 3.14）に対して，これまでと同様の

解析を行い，P 波減衰を推定する．なお，近接する 2 つのイベントのスペクトル比は本

来，イベントペア間の震源特性の違いを代表する (e.g., Uchide et al., 2014)はずである．

一方で，本解析の手法では，先駆的に震源スペクトル形状を与えた上でフィッティングを

行うため，本来ゼロとなるはずの減衰に対して震源スペクトルのゆらぎによりみかけの減

衰（∆t∗ap）が推定されると考えられる．そこで本検証では近接イベントペアに対して観測

されるみかけの減衰から，本解析で推定した P波減衰の不確定さについて検討する．

近接イベントペアに対して推定されたみかけの P波減衰（∆t∗ap）の分布を Fig. 3.15に

示す．震源間距離が近いイベントペアに対してスペクトル比を計算すると，震源から観測

点に至る伝播経路の影響はほぼキャンセルされるはずである．これは地震波減衰が非常に

小さくなることを意味しており，本検証の結果は期待される通り，近接イベントペアに対

する平均的なみかけの減衰がゼロ（∆t∗ap ∼ 0秒）となることを示している．対して，個々

のイベントペアに対する ∆t∗ap の分布はゼロを中心し，標準偏差 0.019秒に従った正規分

布に従うようにみえる．

一方で，本検証では震源距離が 10 km以内の近接したイベントペアのみを対象にして

いる．このため，みつもられた震源スペクトルのゆらぎの影響は，比較的大きな地震の余

震など，密集した地震活動付近の特性である可能性もある．これに対して，本解析で推定

した P波減衰（Q−1
p ）の震源間距離ごとのばらつきと本検証でみつもられたみかけの減衰

（∆t∗ap として標準偏差 0.019秒）から期待される Q−1 のばらつきを比較すると，両者は

震源間距離に依らずよく一致する（Fig. 3.13bのエラーバーと緑線）．これは，本解析で

推定した太平洋スラブ内地震の P波減衰には，波線に沿った減衰のパラメータ ∆t∗ とし

て平均 0.0秒，標準偏差 0.019秒の正規分布に従った誤差が含まれていることを示唆する

のもであると考えられる．また，この検証結果は，推定された負の減衰（や極端に大きな
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正の減衰）が震源スペクトルのゆらぎによるものとして説明できることを示している．

コーナー周波数の影響

これまでの結論として，特に負の減衰の多くは，仮定したスペクトル形状と現実の震源

スペクトル形状の違いなどに起因した誤差である可能性が高い．一方で，コーナー周波数

やべき乗指数も P 波減衰の推定結果に影響を及ぼすと考えられる．そこでここでは，特

にコーナー周波数 fc と震源スペクトルのべき乗指数 pに注目し，これらの違いが P波減

衰推定に与える影響について考察する．

観測スペクトルから地震波の減衰を推定するためには，サイト特性や（震源スペクト

ルの形状として）コーナー周波数とのトレードオフを考える必要がある (e.g., Ko et al.,

2012)．本解析では，スペクトル比から減衰を推定するため，コーナー周波数がペアを成

す 2つの地震に対してそれぞれ必要となる．そこで本解析では，コーダスペクトル比法を

適用することで先駆的に求めたコーナー周波数を用いることで，地震波減衰推定の際に問

題となるトレードオフの解消を図った．しかしながら，コーダスペクトル比から推定され

たコーナー周波数の不確定さは，結果的に推定される P 波減衰の値に影響する．そこで

まず，減衰推定の際に使用するコーナー周波数の違いと推定された P 波減衰の分布を議

論する．

本検証では，震源スペクトル形状として Brune (1970) の ω2 モデルを仮定した上で，

コーダスペクトル比法か推定したコーナー周波数に対して，次の 4つのモデル，

1. Boatwright (1978)の ω2 モデルを仮定した上でコーダスペクトル比により推定さ

れたコーナー周波数

2. ∆σsl=1.0 MPa，∆σoc=0.5 MPaから期待されるコーナー周波数

3. ∆σsl=10.0 MPa，∆σoc=5.0 MPaから期待されるコーナー周波数

4. ∆σsl=100.0 MPa，∆σoc=50.0 MPaから期待されるコーナー周波数

を比較する．なお，Boatwright (1978)では ω2 モデルの震源スペクトル形状を次のよう

に記述する．

SBoatwright(f) = CBoatwright 11 +

(
f

fc

)4
 1

2
. (3.22)

ここで，CBoatwright は定数であり，スペクトルやその比の形状は Fig. 3.2の青線のよう

になる．また，∆σsl と ∆σoc はスラブマントルの地震の応力降下量と海洋性地殻の地震

の応力降下量であり，両者の比（∆σsl : ∆σoc = 2 : 1）は Kita and Katsumata (2015)

を参考にした．

まず，Boatwright (1978)のモデルとの比較を行う．コーダスペクトル比法から推定さ

れたコーナー周波数の分布は，Brune (1970)の ω2 モデルと同様にM0 ∝ f−3
c のスケー

リング則に沿っているようにみえ（Fig. 3.7b），全体的によりしまって分布をしているよ

うにみえる．加えて，推定されたイベントごとコーナー周波数を比較すると，Boatwright

のモデルではコーナー周波数が系統的に小さくなる（Fig. 3.16a）．一方で，推定された P

波減衰の頻度分布（Fig. 3.16c）や空間分布（Fig. 3.17a）に注目すると，両モデルで明

瞭な違いは確認できない．
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これは，一定の応力降下量を仮定した際に期待されるコーナー周波数を P波減衰に使用

した場合でもかわらない．本解析では，第 3.2.1項の通り，Sato and Hirasawa (1973)の

円形クラックモデルを用いて，気象庁マグニチュードから各イベントのコーナー周波数を

計算した．本解析で仮定した 3通りの応力降下量を仮定した場合とコーダスペクトル比か

ら推定されたコーナー周波数を比較を Fig. 3.16bに，推定された P波減衰の頻度分布を

Fig. 3.16d,e,f，空間分布を Fig. 3.17b,c,dにそれぞれ示す．これらの図から，やや減衰が

小さくなるものの，仮定する応力降下量の値に関わらず，頻度・空間分布ともにコーダス

ペクトル比から推定されたコーナー周波数を推定された P波減衰と類似した特徴を示す．

なお，スラブマントルと海洋性地殻で同じ応力降下量を与えた場合（∆σsl = ∆σoc）でも

この傾向は変わらない．

以上のことから，本解析ではコーナー周波数の推定誤差の影響は小さいと考えられる．

なお，コーダスペクトル比から得られたコーナー周波数を使用することで，負の減衰の推

定される頻度が応力降下量を一定と仮定した場合よりも少なくなっていることがわかる

（Figs. 3.13c, 3.16c,d,e,f）．これは，コーダスペクトル比法で推定されたコーナー周波数

を使用することで，より現実に近い震源特性を反映した震源スペクトル形状の仮定が可能

となり，よりもっともらしい P 波減衰が推定できることを改めて示すものであると考え

られる．

べき乗指数の影響

本解析では震源スペクトル形状を仮定する際，Bruneの ω2 モデルを仮定，すなわち，

(3.3)式の p = 2として P波減衰を推定した．ここで pは震源スペクトルの傾きを代表す

るべき指数であるが，近年，特に高周波帯域において pが 2以外の値を持つ例が報告され

ている (e.g., Allmann and Shearer, 2006; Yagi et al., 2012; 木内・Mori, 2015)．そこで

以下では，太平洋スラブ内の減衰推定に対する pの値の寄与について考察する．

べき乗指数 pは (3.3)式のように震源特性に関わるパラメータである．このため，コー

ダスペクトル比法でコーナー周波数を推定する際に p の値を変化させ，観測スペクトル

の残差から最適な p の値を検討する．なお，基本的な解析手順は第 3.3.1 項と同様であ

る．本検証では，海洋性地殻とスラブマントルそれぞれで p値を 1.0，1.5，2.0，2.5，3.0

の間で変化させた．また，ここで使用する震源の分布は空間的に均質なるように選択し，

p に対するテストを行った．p 値とコーダ波の観測スペクトル比に対する残差の関係を

Tab.3.1に示す．本検証の結果から，p = 2のとき，残差が最も小さくなることがわかっ

た．これは本解析のデータセットに対しては，従来のモデル（ω2 モデル）が震源スペク

トル形状として最適であることを示している．

以上の議論から，本解析で得られた P 波減衰（Q−1
p ）は，仮定した震源スペクトル形

状のモデル (e.g., Brune, 1970)では再現できない震源過程の複雑さに起因する不確定さ

（ゆらぎ）による誤差を含み，負の減衰の多くはそのようなのゆらぎの影響で推定された

と考えられる．なお，P波減衰に対する震源スペクトルのゆらぎの誤差は∆t∗ の標準偏差

として 0.019秒程度であり，誤差の分布は正規分布に従うことが期待される．また，コー

ナー周波数やべき乗指数といった震源スペクトル形状を代表するパラメータの影響は，少

なくとも全体的な傾向しては本解析の結果に大きく影響しないと考えられる．
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3.4 太平洋スラブの 3次元地震波減衰構造

3.4.1 解析手法の概要

本節では，前節までに推定した P 波減衰（Q−1
p ）に対して地震波減衰トモグラフィ法

(Nakajima et al., 2013)を適用し，東北地方下に沈み込む太平洋スラブの 3次元 P波減

衰構造を推定した．なお，解析の基本的な手順は，Nakajima et al. (2013)に従い，その

概要は第 3.2.3項に記す．

本解析で使用する震源と波線の分布は Figs. 3.5b, 3.12であり，結果的に 423個の地震

と 5,180 個のイベントペアを使用した．また，観測点の分布は Fig. 3.5aである．なお，

本解析では負の値が推定された観測データも 3 次元構造推定の際に使用している．これ

は，前節で議論した通り，負の減衰が震源スペクトルの誤差によるみかけの推定値である

と考えられるため，データセットから負の減衰だけを取り除くと，推定される減衰（Q−1
p ）

を過大評価する恐れがあるためである．一方で，現実の構造としては減衰が負になるこ

とは考えにくいため，非負の拘束を与えた上で推定した結果を含めて不均質構造を解釈

する．地震波速度構造は JMA2001 一次元速度構造 (上野・他, 2002) を使用し，速度不

連続面として大陸モホ面 (Katsumata, 2010)と太平洋スラブ上部境界 (Nakajima et al.,

2009b)，海洋モホ面を仮定した．また，スラブ内部では JMA2001一次元速度もでるより

5 %速い地震波速度を仮定した．グリッドは水平方向に 0.4◦，深さ方向にはスラブ上部境

界から 10 kmと 35 kmの 2層に配置した（Fig. 3.18）．また，初期構造としては太平洋

スラブ内に Q−1
p = 0.001を与えた．インバージョンを行う際に与えるダンピングに対す

る推定される減衰構造モデルに対する残差とモデルの分散の関係を Fig. 3.19に表す．本

解析では，これらのトレードオフカーブと次項で示す分解能テストの結果を参考にダンピ

ングを決定した．最終的に ∆t∗ としての残差で 0.022sから 0.020sの減少が確認できた．

3.4.2 解の信頼性

推定した構造の信頼性を評価するために，本解析では Checkerboard Resolution Test

（CRT）を行い，その信頼性を議論する．太平洋スラブの 3 次元減衰構造に対する CRT

の結果を Fig. 3.20 に示す．初期構造には Q−1
p = 0.002（Qp = 500）と Q−1

p = 0.0005

（Qp = 2000）を 1 グリッドごと（約 40 km）に与えた．また，誤差は P 波減衰（∆t∗）

に対して平均 0.0秒，標準偏差 0.019秒の正規分布に従うランダム誤差を与えた．この誤

差は前節でみつもられた近接イベントペアに対するみかけの減衰（∆t∗ap）を参考にした．

このため，CRTで構造が復元されて領域については，少なくとも震源スペクトルのゆら

ぎに起因した誤差の影響が小さくなっていると考えられる．

CRTの結果から，太平洋スラブの上部（スラブ上部境界からの距離 L = 10 km；スラ

ブ最上部）では，北緯 38.0◦ から北緯 40.0◦ 付近の領域で仮定した減衰構造のモデルが復

元されていることがわかる．また，下部（L = 35 km；スラブマントル中央部）において

は，太平洋沿岸域下でもチェッカーボード状の構造が復元されている．したがって，本解

析で使用するデータセットは，特に東北地方中央部の太平洋スラブに対して 40 km程度

の空間分解能を持っていると考えられる．このため，以下では， CRTで構造がよく復元

された領域について注目し，不均質構造の解釈を行う．
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3.4.3 結果と議論

本解析で推定された太平洋スラブの P 波減衰構造を Fig. 3.21a に示す．なお，Fig.

3.21aではヒットカウントが 10以上のグリッドの結果のみ表示し，その上で CRTテスト

の戻りが十分でない領域をマスクした．

本解析では，太平洋スラブ上部，ここでは海洋性地殻やスラブマントル最上部に対応す

る深さ（L = 10 km）でスラブマントル中央部に対応する深さ（L = 35 km）よりも大き

い P波減衰が推定された．また，太平洋沿岸部や上部の火山フロント直下付近などでは，

P 波減衰が周囲に比べて高くなっていることがわかる．なお，これら特徴的な構造は非負

の拘束を与えたインバージョンにおいても推定される（Fig. 3.21b）．したがって，推定

された P 波減衰の空間分布は太平洋スラブ内に存在する構造の不均質を反映するもので

あると考えられる．

まず，スラブ最上部（L = 10 km）では，全体的な傾向として比較的大きな P波減衰

（Q−1
p = 0.0025程度）が火山フロント直下付近の深さ 110-130 km程度まで推定された．

本解析のグリッド配置では海洋性地殻とスラブマントル最上部における減衰の特性を区別

することは難しいが，第 2.2節で示したように深さ 100 km付近で海洋性地殻の地震波速

度が増加することから，本解析で推定した P 波の高減衰域の分布は海洋性地殻の構造の

深さ変化を反映すると解釈できる．その上で，二重深発地震面上面付近の地震活動（Fig.

3.22）と比較すると，この高減衰域は少なくとも太平洋スラブ上部境界の深さが 70-100

km付近で発達する帯状の地震活動 (上面地震帯; Kita et al., 2006)の下限程度まで分布

していることがわかる．

東北地方下に沈み込む海洋性地殻では，太平洋スラブ表面の深さが 70-100 km となる

付近で含水鉱物の脱水反応が生じる (e.g., Hacker et al., 2003)とともに深さ約 100km程

度までは流体の存在が示唆されている (Shiina et al., 2013)．流体の存在は地震波の減衰

を大きくすることが期待されるため (e.g., Karato, 2003)，本解析において前弧域から火

山直下付近にかけて分布する高 P 波減衰域は，海洋性地殻内部の流体の存在を示唆して

いると考えられる．

一方で，北緯 40.0◦ 以南では P 波高減衰領域が火山フロントより西側にも分布してお

り，特に北緯 39.5◦ 付近で P波減衰が周囲よりも高くなる．この領域は上面地震帯や地震

波の低速度域が他の地域よりやや深部側まで分布することが知られており，背弧側まで流

体が存在することと考えられている (e.g., Nakajima et al., 2009a; Shiina et al., 2013)．

したがって，本解析で得られた背弧側に伸びる高減衰域は，既往研究で指摘されている流

体分布と調和的である．ただし，本解析では背弧側を伝播する波線が十分でないため，背

弧側の高減衰域の詳細な空間変化を議論することは現状では難しい．より詳しい議論を行

うためには，解析領域を拡大し，より広範囲で太平洋スラブの地震波減衰を推定すること

が不可欠である．

太平洋沿岸域下では，太平洋スラブのスラブ最上部，スラブマントル中央部ともに周囲

に比べて比較的大きい P波減衰が推定された．特に北緯 38.0◦-40.0◦ 付近のスラブ最上部

では顕著な高減衰域が分布する．スラブ内の地震活動をみると（Fig. 3.22），これらの領

域では地震活動が非常に活発である．なお，これらの地震は 2003年の宮城県沖地震（M

7.1）や 2011年の地震（M 7.1）の余震を含んでおり，そのような比較的規模の大きい地
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震の震源域近傍または周辺域で高 P 波減衰域が推定されてと解釈できる．また，これら

の震源域周辺では遅い地震波速度や高 Vp/Vsが推定されるとともに，それらが流体や蛇

紋岩の存在を示唆していると考えられている (e.g., Nakajima et al., 2011)．蛇紋岩や流

体は，共に地震波の減衰を大きくすることが知られており (e.g., Karato, 2003)，本解析

の結果はM 7クラスのスラブ内地震の断層面近傍には（流体や蛇紋岩として）水が存在

していることを示す，地震波速度構造とは独立の観測事実である．

これに対して，二重深発地震面下面において地震活動が活発な領域では，明瞭な P波

の高減衰域はイメージされていない（Fig. 3.22）．一方で，その周辺では減衰が極めて小

さく一部では負の減衰が推定された（Fig. 3.22b）．これは，二重深発地震面下面の活発

な地震活動領域でも，その周辺に比べて相対的に減衰が大きくなっていることを示してい

るかもしれない．ただし，現状では二重深発地震面の下面付近では波線が少なく，その波

線が十分に交差しないため減衰構造の推定精度が高くない．加えて，負の減衰を生じさせ

る一つのメカニズムとして，ラミナ状の不均質構造 (e.g., Furumura and Kennett, 2005;

Chen et al., 2013; Shito et al., 2013)が存在することで高周波成分がスラブに沿って伝

播する効果などを，本解析では考慮していないという問題もある．今後は，先行研究で示

唆されているスラブ内の不均質構造を考慮入れた解析を行い，二重深発地震面下面付近の

不均質構造をより詳細に明らかにすることで，下面の地震活動や発生メカニズムに対する

理解が進展すると期待される．

3.5 まとめ

3.5.1 解析の結果

本解析では，東北地方で観測された太平洋スラブ内地震の観測波形に対してスペクトル

比法を適用することで，太平洋スラブの P波減衰構造の推定を試みた．また，地震波減衰

を見積もる際に必要となるコーナー周波数はコーダスペクトル比法により推定した．本解

析の主な結果は以下の通りである．

コーダスペクトル比法により，本解析領域において 1,300個のスラブ内地震のコーナー

周波数を推定した．推定されたコーナー周波数の特徴は，東北日本のスラブ内地震を対象

にした既往の研究結果 (e.g., Takahashi et al., 2005; Nakajima et al., 2013; Liu et al.,

2014)とよく一致した．また，海洋性地殻付近の地震に対する応力降下量がスラブマント

ルの地震に比べて小さくなる傾向 (Kita and Katsumata, 2015)は，本解析領域中でも確

認することができた．

次に，得られたコーナー周波数を用いて，太平洋スラブの P 波減衰を推定した．その

結果，東北地方下の太平洋スラブでは，平均的な P波減衰が Q−1
p = 0.0016（Qp = 646）

となり，この値は，既往研究 (e.g., Tsumura et al., 2000)と同様に太平洋スラブの減衰

が非常に小さいことを示している．

本解析では，スペクトル比法の適用により推定された P波減衰の分布に対して，地震波

減衰トモグラフィ法 (Nakajima et al., 2013)により太平洋スラブにおける 3次元 P波減

衰構造の推定を行った．その結果，太平洋スラブ最上部付近では，より深部のスラブマン

トルよりも大きな減衰が推定された．また，上面地震帯や M 7クラスのスラブ内地震の

震源域近傍などの活発な地震活動域では，周囲に比べて相対的に大きな P 波減衰が推定
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された．このような地震波減衰構造とスラブ内地震活動の空間的な対応は，太平洋スラブ

内に存在する含水鉱物や流体の水の分布がスラブ内地震の発生に密接に関わることを強く

示唆している．

3.5.2 課題と今後の展望

今後は，太平洋スラブの P波減衰構造に対する空間解像度の向上や S波減衰構造の推

定などが課題となる．特に，本解析では太平洋スラブ最上部とスラブマントル中央部の 2

層のグリッドを配置し，スラブ最上部付近，およびスラブ中央部付近の減衰構造を推定し

た．このような 2層構造においても減衰の空間変化がみられることが示されたが，地震波

速度やより細かいスケールでの地震活動との比較を行う場合には，解析データを増やすな

どして高い空間分解能で構造のイメージングを行う必要がある．また，推定精度の向上も

今後，構造イメージングの分解能を高める上では重要となる．本解析で行った検証では，

ω2 モデル (Brune, 1970; Boatwright, 1978) などを用いてスペクトルのフィッティング

を行う場合には，震源スペクトル形状の不確定さが減衰の推定値に影響を与えることが示

された．一方で，震源スペクトル起因の誤差はより長い伝播距離，あるいは震源間距離を

持つ観測記録を解析に適用することで Q−1
p に与える影響は小さくなることが期待される

（Fig. 3.13b）．このため，太平洋スラブ内の減衰を求める際には，イベントペアの震源間

距離が大きいペアを用いることでより誤差を少なくする解析が可能となるだろう．加え

て，スペクトル比法とコーダ規格化法を組み合わせることで，震源の影響もキャンセルす

る手法が提案されており (e.g., Matsumoto et al., 2009)，これらの手法を発展，適用させ

ることも，高分解能・高精度でスラブ内の減衰の推定につながると期待される．
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Tab.3.1 コーナー周波数推定に対するべき乗指数 pと残差の分布．

psl

1.0 1.5 2.0 2.5 3.0

poc

1.0
0.0431 0.0431 0.0427 0.0456 0.0480

596 2,021 2,956 3,452 3,604

1.5
0.0413 0.0417 0.0416 0.0451 0.0512

863 2,556 3,475 3,820 3,995

2.0
0.0430 0.0414 0.0406 0.0427 0.0485

881 2,688 3,984 4,320 4,375

2.5
0.0514 0.0443 0.0411 0.0421 0.0455

929 2,653 4,035 4,702 4,747

3.0
0.0544 0.0508 0.0448 0.0432 0.0448

877 2,651 3,970 4,727 5,087

各要素は S波コーダスペクトル比法により推定されたコーナー周波数のうち，1.26 Hz

≤ fc ≤ 25.4 Hzの範囲にコーナー周波数が推定されたイベントペアのスペクトルフィッ

ティングの RMS残差（上段）とイベントペア数（下段）である．poc と psl はそれぞれ海

洋性地殻とスラブマントルで仮定した震源スペクトルのべき乗指数を表す．

Tab.3.2 共通するイベントペアに対するべき乗指数 pと残差の分布．

psl

1.5 2.0 2.5

poc

1.5 .0421 .0401 .0412

2.0 .0419 .0398 .0423

2.5 .0425 .0399 .0402

コーナー周波数の範囲は 1.26 Hz ≤ fc ≤ 25.4 Hzであり，対象のイベントペアは 1,845

個である．他は Tab.3.1に同じ．
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Fig.3.1 地震波減衰推定のフローチャート．
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Fig.3.2 震源スペクトルとスペクトル比の例．太線が震源スペクトルの比，細線が震

源スペクトル（変位）であり，赤が Brune (1970)，青が Boatwright (1978)を表す．

なお，コーナー周波数はそれぞれ 3.0 Hzと 6.0 Hzとした．
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Fig.3.3 スペクトル比を計算するイベントペアと観測点の分布の概念図．星はイベン

トの震源（赤：Master イベント，青：Slave イベント）を，逆三角は観測点をそれぞ

れ表す．赤線と青線はイベントごとの波線を示す．灰色の塗りつぶしが波線がおおよ

そ重なっている領域（path similarity）である．また，(a)の灰枠の拡大図を (b)に示

し，Dmin はMasterイベントの波線と Slaveイベントの最接近距離を表す．
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Fig.3.4 コーダスペクトル比法によるコーナー周波数推定の例．赤色は Master イベ

ント（101223024049），青色は Slaveイベント（110531033452）をそれぞれ表す．(a)

観測波形（transverse成分）の例．各観測点で上段がMasterイベント，下段が Slave

イベントである．スペクトルを計算した時間窓内の波形を褐色で示す．縦線は P 波お

よび S波の理論到着時刻を表す．(b) コーダスペクトルを計算したイベント（星）と観

測点（逆三角）の分布．緑色の逆三角は (a)で波形を示した観測点を表す．(c) コーダ

スペクトル比．細線が各観測点で計算されたスペクトル比であり，うち，(a)で示した

波形から計算されたスペクトル比を緑線で表す．黒太線がスタック後のスペクトル比

であり，マゼンダ色の太線は推定された fc（Masterイベント： 3.4 Hz，Slaveイベン

ト： 7.0 Hz）から期待されるスペクトル比である．
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Fig.3.5 解析で使用した観測点 (a) と震源の分布 (b, c)．丸の色はそれぞれ (b) コー

ナー周波数と (c) 応力降下量を示す．赤枠は太平洋スラブ内の減衰推定（第 3.3.2 節）

を行った解析領域を表す．
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Fig.3.6 コーナー周波数と地震モーメント，応力降下量の関係．(a) 解析に適用した

すべての地震，(b) 深さ 80 km以浅の地震，(c) 深さ 80 km以深の地震，(d) 海洋性

地殻の地震（スラブ上部境界からの距離が 10 km以内の地震），(e) スラブマントルの

地震（スラブ上部境界からの距離が 10 km 以上離れた地震）．横軸がコーナー周波数

fc，縦軸が地震モーメントである．点線は応力降下量（∆σ が 0. 1 MPa，1 MPa，10

MPa，100 MPa）を表す．
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Fig.3.7 震源モデルに対するコーナー周波数と応力降下量の比較．(a, c) が Brune

(1970)のモデル，(b, d)が Boatwright (1978)のモデルを仮定した場合に計算される

コーナー周波数である．(a, b) シンボルや線の意味は，Fig. 3.6a に同じ．(c, d) 太

平洋スラブ内地震の応力降下量の分布．直上の太平洋スラブ上部境界の深さが 80 km

以浅の地震の応力降下量を緑丸で，80 km以深のイベントの応力降下量を赤丸で示す．

実線は黒が全体の応力降下量の中央値，赤線が直上の太平洋スラブ上部境界の深さが

80 km以深の地震の応力降下量の中央値である．
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Fig.3.10 スペクトル比法による地震波減衰の推定例 （Master イベント：

060304102658，Slaveイベント：110927191601，観測点：N.KRMH）．(a) vertical成

分の速度波形記録．スペクトルの計算に適応した波形を赤く色づける．(b) 観測（黒）

および理論（緑）スペクトル比．S/N が 3.0 未満の周波数帯域を灰で塗りつぶす．赤

と青はそれぞれMasterイベントと Slaveイベントを意味し，細線が変位の振幅スペク

トル，逆三角がコーナー周波数を表す．(c) イベント（赤星：Masterイベント，青星：

Slaveイベント）と観測点（逆三角）の分布．クロスは本解析で使用したイベントのう

ち北緯 38.5◦ から北緯 39.5◦ のイベントの震源を表す．
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Fig.3.11 スペクトル比法による地震波減衰の推定例 （Master イベント：
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に同じ．
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Fig.3.12 太平洋スラブの P波減衰の分布．(a) 負の減衰（Q−1
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Fig.3.13 推定された P波減衰の頻度分布．(a) イベントペアごとに推定された Q−1
p ．

シンボルとバーは平均とその標準偏差を表し，ここでは Q−1
p = 0.0016 ± 0.0051とな

る．Npair はイベントペアの数を表す．(b) 震源間距離と Q−1
p の関係．横軸が震源間

距離，縦軸が Q−1
p である．10 km の震源間距離ごとの平均値と標準偏差を菱形とエ

ラーバーで示す．緑線は，震源スペクトルのゆらぎ（Fig. 3.15）に起因する不確定差

（∆t∗ として 0.019）に対応するQ−1
p のばらつき（標準偏差）．なお，ここでは P波速度

として 8.5 km/sを仮定した．(c, d) 波線ごとの減衰（Q−1
pr と ∆t∗pr．Nray = 5, 855

は波線の数を表す．解析したデータの平均値ははそれぞれ Q−1
pr = 0.0015 ± 0.0056，

∆t∗pr = 0.008 ± 0.030となる．ヒストグラムがイベントペアの数を表し，うち，判定

基準（(3.21) 式）を越えた正の減衰（Q−1
pr > 0）を青，負の減衰（Q−1

pr < 0）を赤で

示す．
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Fig.3.14 近接イベントペアの分布．灰丸がみかけ P波減衰（∆t∗ap）の推定に使用し

た地震の震央を表す．
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Fig.3.15 近接イベントペアで推定されたみかけ P 波減衰（∆t∗ap）の分布．ここで

はイベント間距離が 10 km 以内のイベントペアに対する見かけの表す．平均値は

∆t∗p = 0.000 ± 0.019となる．緑点線は，平均を 0.0，標準偏差を 0.019とした場合の

正規分布を表す．他は Fig. 3.13に同じ．
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Fig.3.16 コーナー周波数と P 波減衰の関係．(a, b) コーナー周波数の違い．横軸

は Brune (1970) の ω2 モデルを仮定した場合のコーナー周波数である．(a) 縦軸は

Boatwright (1978) の ω2 モデルを仮定した場合のコーナー周波数，(b) は応力効果

量を仮定した場合に期待されるコーナー周波数で，ここではスラブマントルの地震

の応力降下量として ∆σsl =100 MPa，10 MPa，1 MPa を与えた．また，海洋性

地殻の地震の応力降下量（∆σoc）はスラブマントルの半分とした．(c, d, e, f) (a)

と (b) で与えられるコーナー周波数から推定された P 波減衰の分布．平均値は (a)

Q−1
pr = 0.0015± 0.0057，(b) Q−1

pr = 0.0006± 0.0064，(c) Q−1
pr = 0.0006± 0.0057，

(d) Q−1
pr = 0.00085 ± 0.0056である．シンボルや色は Fig. 3.13に同じ．
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Fig.3.17 太平洋スラブの P波減衰の分布（左：Q−1
p < 0.0，右：Q−1

p > 0.0）．(a)は

震源スペクトルとして Boatwrite (1978)の仮定した場合の結果，(b)はスラブマント

ルの応力降下量を ∆σsl=1.0 MPa，海洋性地殻の応力降下量を ∆σoc=0.5MPa と仮

定した場合に期待されるコーナー周波数を使用した場合の結果である．

91



140˚ 141˚ 142˚

38˚

39˚

40˚

41˚

50

100

150

200

−0.02

−0.01

0.00

D
ep
th
 [
k
m
]

140˚ 141˚ 142˚

38˚

39˚

40˚

41˚

50

100

150

200

0.00

0.01

0.02

(c) ∆σsl=10.0 MPa, ∆σoc=5.0 MPa

Q 
-1
pQ 

-1
p

140˚ 141˚ 142˚

38˚

39˚

40˚

41˚

50

100

150

200

−0.02

−0.01

0.00

D
ep
th
 [
k
m
]

140˚ 141˚ 142˚

38˚

39˚

40˚

41˚

50

100

150

200

0.00

0.01

0.02

(d) ∆σsl=100.0 MPa, ∆σoc=50.0 MPa

Q 
-1
p Q 

-1
p

Fig.3.17 （つづき）太平洋スラブのP波減衰の分布（左：Q−1
p < 0.0，右：Q−1

p > 0.0）．

(c) はスラブマントルの応力降下量を ∆σsl=10.0 MPa，海洋性地殻の応力降下量を

∆σoc=5.0MPa と仮定した場合に期待されるコーナー周波数を使用した場合の結果，

(d)は ∆σsl=100.0 MPa，海洋性地殻の応力降下量を ∆σoc=50.0MPaを仮定した場

合に期待されるコーナー周波数を使用した場合の結果である．

92



139˚ 140˚ 141˚ 142˚

38˚

39˚

40˚

41˚

0

50

100

150

200

D
ep

th
 [

k
m

]

Fig.3.18 3次元 P波減衰トモグラフィで使用したグリッドの配置（水平方向：0.4◦ 間

隔，鉛直方向：太平洋スラブ上部境界から 10 kmと 35 km）．灰線はトモグラフィを行

う際に仮定した速度不連続面の形状であり，上位から大陸モホ面 (Katsumata, 2010)，

太平洋スラブ上部境界 (Nakajima et al., 2009b)，海洋モホ面を表す．
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Fig.3.19 解析データの残差とモデルの分散のトレードオフカーブ．横軸がデータの残

差，縦軸がモデルの分散を表し，数字はダンピングの値を表す．
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Fig.3.20 Checkerboard Resolution Test（CRT）の結果．Lは太平洋スラブ上部境

界からの距離を表し，ここで L = 10 kmと 35 kmに配置したグリッドの結果を示す．

(a) Inputモデル．(b) Outputモデル．
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Fig.3.21 (a) 太平洋スラブの P波減衰構造．Lは太平洋スラブ上部境界からの距離で

ある．赤三角は火山を表し，灰色コンターは Q−1
p < 0.0 の領域を 0.001 刻みで表す．

(b) 非負の条件を与えた場合の結果．CRTで構造の復元が十分でない領域を白でマス

クしてある．

96



L=10 km

140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚

L=35 kmL=35 km

140.0˚ 141.0˚ 142.0˚139.0˚

L=35 km

0.0000

0.0025

0.0050

0.0075

Q 
-1

p

38.0˚

39.0˚

40.0˚

41.0˚

37.5˚

38.5˚

39.5˚

40.5˚

41.5˚

38.0˚

39.0˚

40.0˚

41.0˚

37.5˚

38.5˚

39.5˚

40.5˚

41.5˚

Fig.3.22 P波の減衰構造と太平洋スラブ内地震活動．丸が震源の位置を表し，それぞ

れ（左）スラブ上部境界からの深さが 0-20 kmの地震と（右）下面の深さが 20-40 km

の地震を示す．
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第 4章 議論

4.1 海洋性地殻の不均質構造と水の分布

東北地方と北海道東部で推定された海洋性地殻の地震波速度から，東北日本下では深さ

100 km 以浅で海洋性地殻が顕著な低速度域となっていることがわかった．両地域で推定

することができた P波速度に注目すると，100 km 以浅では東北地方で 6.5-7.0 km/s，北

海道東部では 6.5-7.5km/s となる（Fig. 1.33a）．また，特に 50-80 km の深さ範囲では，

両地域で推定された P波速度はほぼ同じ（6.5-7.0 km/s）となった．この深さ範囲におけ

る速度低下は，海洋性地殻を構成する含水鉱物や岩石相に対して期待される値（∼7.4-7.6

km/s）と比べて 10-15%程度あり，含水鉱物とともに 1 vol% 程度の流体の水の存在によ

り説明することができる．加えて，本研究では東北地方下のスラブ最上部付近に P 波減

衰の比較的高い領域を推定し，少なくとも上面地震帯付近まではこのような高減衰域が分

布することを明らかにした．したがって，P波減衰からも深さ 100 km以浅の海洋性地殻

内部に含水鉱物や流体の存在が示唆される．

一方で，80 km以深の海洋性地殻の P 波速度は，東北地方と北海道東部で異なり，北

海道東部でやや大きくなる．この違いは，両地域のテクトニクスの違いなどを反映してい

ると推測される．例えば，北海道では太平洋スラブが斜めに沈み込むため，東北地方に比

べて海洋性地殻の温度が高くなり (Kita et al., 2010b; Abers et al., 2013)，含水鉱物の

相転移がより浅部で生じることが期待される．したがって，深さ 80-100 km付近の地震

波速度の違いは含水鉱物の相転移が生じる深さの違いを反映している可能性がある．一方

で，上面地震帯の深さは両地域でほぼ同じであることを考えると，含水鉱物の相転移の生

じる深さには大きな違いがあるとは考えにくく，結果，地殻の温度が大きく異なるとは考

えにくい．

このほかの要因として，海洋性地殻内部での流体の水の分布が異なることで，両地域の

深さ 80-100 kmで地震波速度の違いが生じている可能性もある．具体的には，含水鉱物

の脱水による水の供給量とマントルウェッジへの移動などによる地殻からの散逸量のいず

れか，あるいは両者が東北地方と北海道東部で異なり，結果的に北海道東部では地殻内部

に存在する流体の水が少なくなっていると推測される．含水鉱物の脱水は，含水鉱物の相

転移が生じる範囲や反応の速さなどにより決まる (e.g., van Keken et al., 2012; Abers

et al., 2013)．したがって，上述したような相転移の生じる深さの違いは脱水による水の

供給量の違いにも影響しているかもしれない．

海洋性地殻で脱水した水の一部は，浮力や圧力勾配に従って，周囲のマントルウェッジ

やスラブマントルへ移動すると考えられている (e.g., Mibe et al., 1999; Iwamori, 2007;

Faccenda, 2014)．特に，海洋性地殻からマントルウェッジへの水の移動はスラブ直上の

低速度層 (Kawakatsu and Watada, 2007)などとして観測されている．地殻からマント

ルウェッジへの水の移動には，マントルウェッジとスラブ上部境界や地殻内部の透水率が

重要となる (e.g., Audet et al., 2009; Wilson et al., 2014)．マントルウェッジにおける

流体の移動には蛇紋岩の存在 (e.g., Katayama et al., 2012)や二面角（ぬれ角，dihedral
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angle）の大きさ (e.g., Mibe et al., 1999; Karato, 2010) が寄与していると考えられる．

二面角とは，力学的平衡状態における固相と液相の界面張力の関係により決まる角度であ

り (e.g., Karato et al., 2010)，固相と液相を成す物質や温度，圧力などに依存し，ある値

を下回ると液相の連結が生じ，流体が移動しやすくなる．ここで固相は鉱物，液相は粒間

に存在する水（間隙水）やメルトであり，今考えるべきはマントルウェッジを構成する岩

石と水（forstrite+H2O）の系であり，この系においては二面角が 60◦ を下回ると液相が

連結する (e.g., Mibe et al., 1999)．なお，圧力が一定，つまり同じ深さにおいて，マント

ルウェッジを構成する岩石と水（forstrite+H2O）の系に対する二面角は温度が高くなる

と小さくなる (Mibe et al., 1999; Yoshino et al., 2007)．

東北日本下の深さ 100 km 付近におけるスラブ最上部付近の温度は 600-800 ◦C 程

度とみつもられている (e.g., Peacock and Wang, 1999; Hacker et al., 2003; Kimura

and Nakajima, 2014)．深さ 80-100 km に相当する 2.5-3.5 GPa の圧力範囲において，

forstrite+H2O 系の二面角が 60◦ となるのは 850-1000 ◦C 程度である (Mibe et al.,

1999)．したがって，東北地方下では forstrite+H2O系の二面角は 60◦Cより大きくなり，

流体は粒間に保持されていると考えられる．東北地方下では，このような粒間に水が保

持されうる条件が深さ 120 km程度まで続くと考えられている (Kimura and Nakajima,

2014)．一方で，北海道東部下では太平洋スラブの斜め沈み込みやそれに伴うマントル対

流，3 次元的なスラブの形状などの影響により，東北地方に比べてスラブ上部境界付近

の温度が高くなることが予想されている (e.g., Kita et al., 2010b; Abers et al., 2013;

Morishige and van Keken, 2014; Wada et al., 2015)．仮に北海道東部下で，少なくとも

深さ 80 km 以深におけるスラブ上部境界付近の温度が東北地方下に比べて 100-200 ◦C

程度高いとすると，深さ 70 km以深では二面角が 60◦ より小さくなり（Fig. 2.31b），海

洋性地殻からマントルウェッジへの流体の移動が容易となっている可能性がある．この温

度差はWada et al. (2015)が見積もった両地域下のスラブ上部境界付近の温度差と同程

度であり，実際に上記のメカニズムにより北海道東部下では深さ 70 km以深で地殻から

一部の流体がマントルウェッジ側へ流出している可能性がある．

なお，蛇紋岩の存在は，発達した片理に沿って流体が移動することでマントルウェッジ

中に高い透水率を実現する機構の一つとして考えられている (Katayama et al., 2012)．

一方で，深さ 100 km（3.5 GPa）程度では蛇紋岩の分解反応は 850 ◦C 程度で生じる

(Schmidt and Poli, 1998)．このため，Wada et al. (2015)などが予想するように，北海

道東部で太平洋スラブ直上の温度が高い場合には，温度分布の違いにより蛇紋岩が安定し

て存在できる（深さなどの）範囲がことなり，また，forstrite+H2O系の二面角が 60◦ を

下回る温度条件下では蛇紋岩が安定して存在することは困難である．以上のような理由か

ら東北地方と北海道東部下ではマントルウェッジ中におけるマントルウェッジ中における

蛇紋岩の分布が異なることも予想される．今後，マントルウェッジの詳細な構造推定が進

み，蛇紋岩の分布が明らかになるとスラブ上部境界付近の温度や流体の移動過程などに関

する理解の進展が期待される．
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4.2 海洋性地殻の地震活動と周辺域の不均質構造

これまで議論してきたように，深さ 80-100 km付近で推定された，東北地方と北海道

東部における海洋性地殻の地震波速度の違いは太平洋スラブ上部境界付近の温度構造の違

いにより定性的には説明が可能である．一方で，含水鉱物の相転移や脱水により生じた水

の存在は，上面地震帯 (Kita et al.,. 2006)の形成など，地殻内地震活動と密接に関係し

ていると考えられている (e.g., Kirby et al., 1996)．したがって，含水鉱物や水の分布の

違いを検討する上で，海洋性地殻内部の地震活動は一つの指標となりえる．

東北地方の深さ 70-90 km 付近の海洋性地殻内部で観測される活発な地震活動（上面

地震帯）は，関東地方や北海道中央部でより深部に分布することが知られている (e.g.,

Hasegawa et al., 2007; Kita et al., 2010a)．このような上面地震帯の分布の違いは，関

東地方ではフィリピン海スラブが，北海道中央部では島弧-島弧衝突により沈み込んだ物

質が，それぞれ太平洋スラブと接触することで地殻の温度上昇が妨げられ，含水鉱物の相

転移や脱水による水の供給が遅れているためであると考えられている (e.g., Hasegawa et

al., 2007)．実際，関東地方下の上面地震帯の分布はフィリピン海スラブとの接触域下端

よりやや深い側（down-dip側）に位置し，上面地震帯の深さまで海洋性地殻の S波速度の

低下が観測されている (e.g., Matsubara et al., 2005; Hasegawa et al., 2007; Nakajima

et al., 2009a)．

そこで，本解析で推定した海洋性地殻の地震波速度と地震活動を比較すると，上面地

震帯の分布は東北地方と北海道東部でともに深さ 80-90 km 付近に活動のピークを持つ

（Figs. 2.11, 2.27a, 2.31b）．先述したように北海道東部では，スラブ上部境界付近で東

北地方に比べて温度が高くなることが予想され (e.g., Abers et al., 2013; Morishige and

van Keken, 2014; Wada et al., 2015)，従って，海洋性地殻内部の温度も高くなると期待

される．それにも関わらず，観測された上面地震帯の分布が両地域でかわらないというこ

とは，東北地方と北海道東部でともに深さ 80-90 km付近の海洋性地殻の温度がほぼ同じ

であることを示していると考えられる．ただし，東北地方下と北海道東部下では，海洋性

地殻内の地震活動度そのものが大きく異なり，東北地方下で明らかに地震の活動度が高い

(e.g., Kita et al., 2006)．このような地震活動度の違いには，地殻内部に存在する流体の

水の量や含水鉱物が脱水する反応速度など，地殻の温度や相転移が生じる深さ以外の要因

も影響していること考えられる．したがって，地殻内の温度と地震活動の関係を議論する

ためにも，今後，地殻内部の地震活動の分布のより詳しい検討が必要である．

一方で，地殻熱流量の観測などから，沈み込み帯のマントルウェッジ先端部分ではマン

トル対流による熱供給が弱く，ウェッジ先端部やスラブ上部境界付近の温度が低いと考え

られている (e.g., Peacock and Wang, 1999)．また，東北日本下では太平洋スラブとマン

トルウェッジのカップリングが深さ 70-80 kmで生じ (e.g., Wada and Wang, 2009)，こ

れより深部（背弧側）ではマントル対流により多量の熱が供給されるため，スラブ上部

境界面付近の温度が急激に増加する (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima,

2014)．これに対して，スラブ上部境界面から少しスラブ内部に入ると，温度の増加は緩

やかになる (e.g., Hacker et al., 2003; Kimura and Nakajima, 2014)．これは，海洋性

地殻内部やスラブマントルでは熱が拡散によって輸送されるためである．加えて，東北地
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方下と北海道東部下のスラブ上部境界付近の温度の違い（東北地方下：600-800 ◦C程度，

北海道東部下：800-1000 ◦C程度）は最大でも 200 ◦C程度である (e.g., Morishige and

van Keken, 2014; Wada et al., 2015)．このため，両地域下の海洋性地殻内部では，スラ

ブ上部境界付近における温度差の影響が小さくなっているかもしれない．

このような場合であれば，東北地方と北海道東部で推定された海洋性地殻の地震波速度

分布と地震活動の関係を太平洋スラブ上部境界の温度構造の違いとして説明することは可

能である．つまり，北海道東部ではマントルウェッジの温度が高いことで，海洋性地殻か

らマントルウェッへの流体移動が生じやすく，その結果，深さ 80-100 kmで地殻内部の

流体量が減少し，それに伴い地殻の地震波速度低下の度合いが小さくなる．その一方で，

東北地方と北海道東部における海洋性地殻の温度の差はそれほど大きくならず，結果的に

含水鉱物の相転移の進行や上面地震帯の分布する深さには大きな違いが生じないと考えら

れる．加えて，北海道東部では地殻内部の流体量が減少することで，間隙流体圧の上昇が

東北地方に比べて低いため，北海道東部の地殻内部地震活動度が東北地方に比べて低く

なる．

4.3 水循環過程に対する考察

本解析で推定された海洋性地殻の地震波速度構造およびこれまでの議論から，東北地方

と北海道東部に沈み込む海洋性地殻とその周辺部（特にマントルウェッジ最下部）では，

以下に示すような水の分布や移動が考えられる．なお，概念図を Fig. 4.1に示す．

深さ 80 km以浅： —

· 東北地方と北海道東部で地震波速度の遅い海洋性地殻の推定．
· スラブ最上部の減衰はスラブマントル中央部に比べて高い．
· 海洋性地殻内部で含水鉱物と 1 vol%程度の流体の水が共存する．

· 流体の供給源は深さ 100 km 付近での含水鉱物の脱水反応であると考えら

れる．

· 地殻内部やプレート境界に沿って移動が，マントルウェッジへの移動に比べ
て容易であることにより，地殻内部に流体が保持される (e.g., Peacock et al.,

2011; Willson et al., 2014)．

深さ 80-100 km： —

· 含水鉱物の脱水により地殻に流体の水が供給され (e.g., Hacker et al., 2003;

Abers et al., 2013)，上面地震帯 (Kita et al., 2006) を形成する．

· スラブ上部境界付近（海洋性地殻やスラブ直上のマントルウェッジ）の温度が
異なることで，含水鉱物が相転移する深さやマントルウェッジへの移動する流

体の割合に違いが生じる．

· 東北地方下と北海道東部下で地殻の地震波速度が異なるのは，流体の供給量や
移動量の違いが影響している可能性が考えられる．

· 流体の存在は地震波の減衰を大きくすることが知られている (e.g., Karato,

2003)が，実際に太平洋スラブ最上部の減衰はこの深さまでは比較的大きな値

を示している．

深さ 100-150 km： —
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· 海洋性地殻からマントルウェッジなどへ流体の水がほぼ放出される．
· 放出された流体の振る舞いは，スラブ直上のマントルウェッジの温度により異
なることが期待される．

· 低温（< 800 ◦C程度）であればスラブ直上に蛇紋岩が形成されることで地震

波の低速度層 (e.g., Kawakatsu and Watada, 2007)を形成するする．

· 高温（> 800 ◦C程度）であれば浮力などにより粒間に沿った移動が生じると

考えられる．

4.4 今後の展望

ここまでの議論は，東北地方下と北海道東部下で観測された海洋性地殻の地震波速度の

分布を，主に沈み込む太平洋スラブ上部境界付近の温度構造の違いにより定性的には説明

できることを示した．ただし，先にも述べたとおり，特に上面地震帯の分布や活動度は温

度構造のみでは説明することが困難な部分があり，今後，脱水による水の供給量や流体の

分布なども含めて，より詳しい検討を行う必要がある．

一方で，海洋性地殻からマントルウェッジへの流体の移動経路が異なると，マント

ルウェッジ内部の不均質構造 (e.g., Zhao et al., 1992; Nakajima et al., 2001; 2009a,

c; Tsuji et al., 2008) やスラブ直上の低速度層 (e.g., Iwamori, 1998; Kawakatsu and

Watada, 2007) の分布の違いとして観測されることが期待される．特に，スラブ直上の

低速度層の形成には蛇紋岩の存在 (Kawakatsu and Watada, 2007) や二面角の大きさ

(Kimura and Nakajima, 2014)が関わると考えられており，これらは水の存在とともに

スラブ直上の温度にも依存する．つまり，本解析で議論したように北海道東部でスラブ上

部境界付近の温度が高い場合には，スラブ直上に蛇紋岩が安定して存在できる領域が小さ

くなり，また，forstrite+H2O系の二面角が 60◦ を下回る場合には粒間に流体が保持され

にくくなる．このため，北海道東部下のスラブ直上には，Kawakatsu and Watada (2007)

が東北地方下に見出したスラブ直上の低速度層の形成されにくくなると予想できる．した

がって，今後，東北地方下と北海道東部下における太平洋スラブ直上やマントルウェッジ

内部の不均質構造を明らかにすることで，海洋性地殻からマントルウェッジへの流体の移

動やスラブ直上の温度分布などをより詳しく議論できるようになると期待される．また，

東北地方と北海道東部でスラブ上部境界付近の温度が異なる場合，海洋性地殻の極表層で

は温度の違いが大きく影響すると考えられる．例えば，Igarashi et al. (2001)では，東北

地方下の太平洋スラブ最上部付近に正断層型地震の分布が議論されているが，このような

地震活動を精査することにより海洋性地殻内部の不均質構造や地震活動，水循環の関係に

関する理解がさらに進展するかもしれない．

また，流体や含水鉱物の存在の有無や温度の違いは地震波減衰に大きく影響することが

期待される (e.g., Karato, 2003)．このため，今後，より詳細な太平洋スラブやマントル

ウェッジの地震波減衰構造を推定することにより，東北地方下と北海道東部下に温度構造

や流体の分布の解明が期待される．
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第 5章 結論

本研究では，東北日本の沈み込み帯における水循環やスラブ内地震の発生メカニズムの

解明を目的として，東北日本下に沈み込む太平洋スラブの詳細な地震波速度・減衰構造の

推定を試みた．具体的には， [1] 東北地方下と北海道東部下における海洋性地殻の地震波

速度構造の推定と [2] 東北地方下における太平洋スラブの P波減衰構造の推定を行った．

[1] では，海洋性地殻内部を伝播する後続波（PS変換波やガイド波）の到達時刻を観測波

形記録から読み取り，その時刻データを用いることで，従来よりも詳細な地震波速度分布

を推定することができた．[2] では，マントルウェッジ内の波線がほぼ重なるようなスラ

ブ内地震のペアに対してスペクトル比法のを適用することでマントルウェッジ以浅の不均

質構造の影響を最小限に抑え，太平洋スラブの詳細な 3次元地震波減衰構造を推定した．

東北地方で観測される太平洋スラブ内地震の観測波形記録からスラブ上部境界における

PS変換波の到達時刻を読み取り，地震波速度トモグラフィ法により海洋性地殻の P波速

度構造を推定した．これにより，既往の研究では推定が困難であった海洋性地殻の P 波

速度構造を深さ 60-150 kmの範囲で明らかにした．主な結果は以下の通りである．

1. 前弧域で 6.5-7.5 km/s 程度，背弧側で 7.5-8.5 km/s 程度の P 波速度が推定され

た．また，火山フロント直下の深さ 100 km付近で海洋性地殻の P波速度が急激に

増加していることを明らかにした．

2. 深さ約 100 km 以浅の P 波速度は海洋性地殻を構成する含水鉱物から期待される

速度よりも最大で 15 % 程度遅い．これは，1 vol% 程度の流体の水が海洋性地殻

内に存在することを示唆する．海洋性地殻を構成する含水鉱物の脱水により生じた

水が，地殻内にトラップされていると考えられる．

3. P波の低速度域の分布と地殻内部の活発な地震活動域（上面地震帯）には非常に良

い対応が見られる．このことは，脱水脆性化により海洋性地殻で地震活動が活発化

しているとことを強く示唆している．

北海道東部で発生したスラブ内地震を日高山脈西部の観測点で観測すると，顕著な後続

波が確認できる．数値シミュレーションを用いて波動場の計算を行ったところ，観測され

た後続波は海洋性地殻内部を伝播したガイド波であることが明らかになった．次いで，こ

のガイド波の到達時刻を読み取り，その走時データから，北海道東部における海洋性地殻

の P波速度，S波速度および Vp/Vsの深さ変化を明らかにした．主な結果は以下の通り

である．

1. 日高山脈西部におけるガイド波は，周囲に比べて地震波速度の遅い海洋性地殻に加

えて，日高山脈下に地震波低速度域がスラブ直上まで連続的に存在することによっ

て観測される．

2. 深さ 50-100 km以浅程度における海洋性地殻の地震波速度が，P波で 6.5-7.5 km/s

程度，S波で 3.6-4.2 km/s程度であることを明らかにした．また，Vp/Vsは 1.80

程度となる．
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3. 深さ 80 km以浅の海洋性地殻における地震波速度は，東北地方と同様に海洋性地

殻を構成する含水鉱物から期待される速度よりも遅く， 1 vol%程度の水が含水鉱

物とともに存在することを示唆する．

4. 深さ 80-100 kmの P波速度は北海道東部下で同じ深さの東北地方下の速度に比べ

て遅い． これは，北海道東部下では東北地方に比べて太平洋スラブ上部境界付近

の温度が高いため，地殻内部で流体の供給量やマントルウェッジへの移動量に違い

が生じそれが地震波速度の違いとして観測されているのかもしれない．

東北地方下に沈み込む太平洋スラブ内の地震に対してスペクトル比法を適用し，スラブ

内地震間の P波減衰を推定した．さらに，観測された P波減衰分布をから太平洋スラブ

の 3次元 P波減衰構造を推定した．得られた結果は以下の通りである．

1. 太平洋スラブの平均的な P波減衰は Q−1
p = 0.016 ± 0.051である．

2. 太平洋スラブ上部付近ではスラブ中央部（スラブ表面から 35 km付近）よりも P

波減衰が大きい．また，スラブ上部において P波減衰が比較的大きな領域は，太平

洋沿岸部から少なくとも上面地震帯程度の深さまで連続的に分布する．

3. 2003年宮城県沖地震（M 7.1）や 2011年のスラブ内地震（M 7.1）の震源域周辺

部では P波減衰が周囲に比べて大きいという特徴が明らかになった．

4. 活発な地震活動と減衰が大きな領域が対応するという結果はスラブ内地震の発生域

周辺に流体や含水鉱物が存在することを強く示唆する．

本研究で得られた海洋性地殻の速度構造の深さ分布，およびスラブの 3次元 P波減衰

構造は，太平洋スラブ内の水の分布や地震の発生メカニズムに対して，極めて有益な情報

を提供すると考えられる．特に，スペクトル比法を用いたスラブ内の減衰構造の推定は世

界で初めての試みであり，他の沈み込み帯における減衰構造推定の一つの解析手法として

その有益性を示したことは本研究の特色である．しかしながら，今後の研究に向けていく

つかの課題もある．一つ目は，波線分布の制限から北海道東部における海洋性地殻の面的

な速度構造を推定することは困難であったことである．本研究では海洋性地殻のガイド波

を用いて解析を行ったが，東北地方と同様にプレート上部境界での PS変換波を同定し，

その到着時刻を用いた解析や本研究でガイド波を解析する際に与えた深さの差に対する条

件を緩和するなどして海洋性地殻内部のより詳細な速度構造の推定が可能になると考えら

れる．二つ目はスラブの減衰解析における負の減衰である．本研究ではその原因をいくつ

か考察し，その中でも震源スペクトル形状の不確定さが地震波減衰を推定する際に誤差と

して大きく影響していることを示した．一方で，それ以外にも本研究では考慮されていな

い，スラブマントルのラミナ状の短波長不均質や海洋性地殻内での多重散乱など，減衰構

造の推定に影響を与えるであろういくつかの要因がある．これらの要因を定量的に評価す

ることは現段階では容易ではないが，数値モデルの高度化や S-netによる海域での稠密観

測によるスラブ内を長く伝播する地震波の収集，計算手法の改良などにより，より精度の

高い減衰構造の推定が可能になると考えられる．沈み込み帯のスラブ構造解析の今後の研

究の進展に期待したい．
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Appendix A

有限差分法

本研究では，有限差分法（Finite Difference Method: FDM）を用いて数値シミュレー

ションによるスラブ内地震の波動伝播の検討（第 2.2節）を行った．そこで，本補遺では

第 2.2節で適用した有限差分法の概要を記述する．なお，本研究における差分式の導出や

微分方程式の離散化は Virieux (1984, 1986)やMoczo (1998)などに参照している．

微分方程式の離散化

差分法を用いて地震波動場の計算を行うためには，まず対象となる微分方程式（本研究

では 2次元波動方程式）や境界条件などを離散化し，差分方程式として書き下さなければ

ならない．そこで，微分方程式を離散化するための差分式を導出する．

連続微分可能な関数 Ψ(x)に対して，微小量 ±hだけずれた点における値はテイラー展

開により以下のように記述することができる．

Ψ(x + h) =
∞∑

n=0

(+h)n

n!
dn

dxn
Ψ(x)

= Ψ(x) + h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · , (A.1)

Ψ(x − h) = Ψ(x) − h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
h2 d2

dx2
Ψ(x) − 1

6
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · . (A.2)

ここで，上式はそれぞれ，

Ψ(x + h) − Ψ(x) = h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · ,

Ψ(x) − Ψ(x − h) = h
d

dx
Ψ(x) − 1

2
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6
h3 d3

dx3
Ψ(x) − · · ·

と書き換えることができる．したがって，連続微分可能な関数 Ψ(x)の 1階導関数は

d

dx
Ψ(x) =

1
h

[Ψ(x + h) − Ψ(x)] + O(h)

≈ 1
h

[Ψ(x + h) − Ψ(x)] , (A.3)

あるいは，

d

dx
Ψ(x) =

1
h

[Ψ(x) − Ψ(x − h)] + O(h)

≈ 1
h

[Ψ(x) − Ψ(x − h)] (A.4)

と近似することができる．1階導関数を近似するこれらの式は前方差分式（(A.3)式），ま
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たは，後方差分式（(A.4)式）と呼ばれる．さらに，(A.1)式と (A.2)式の差を考えると，

Ψ(x + h) − Ψ(x − h) = 2h
d

dx
Ψ(x) +

2
6
h3 d2

dx2
Ψ(x) + · · ·

を得る．このため，連続微分可能な関数 Ψ(x)の 1階導関数は

d

dx
Ψ(x) =

1
2h

[Ψ(x + h) − Ψ(x − h)] + O(h2)

≈ 1
2h

[Ψ(x + h) − Ψ(x − h)] (A.5)

ともあらわすことができる．この 1階導関数の近似式（(A.5)式）は中央差分式と呼ばれ

る．なお，近似の精度は (A.3)式と (A.4)式は 1次精度，(A.5)式は 2次精度となる．

次に，2次精度の前方差分式と後方差分式を導出する．そのためには，(A.1)式と (A.2)

式に加えて，Ψ(x + 2h)と Ψ(x − 2h)をそれぞれテイラー展開した

Ψ(x + 2h) = Ψ(x) + 2h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
4h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6
8h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · , (A.6)

Ψ(x + h) = Ψ(x) + h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · , (A.1)

Ψ(x − h) = Ψ(x) − h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
h2 d2

dx2
Ψ(x) − 1

6
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · , (A.2)

Ψ(x − 2h) = Ψ(x) − 2h
d

dx
Ψ(x) +

1
2
4h2 d2

dx2
Ψ(x) − 1

6
8h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · (A.7)

を考える．2次精度の前方差分式は，(A.1)式の 4倍から (A.6)式を引き，整理すること

で，h2 の項が消え，

4 × [eq. A.1] − [eq. A.6] = 4Ψ(x + h) − Ψ(x + 2h)

= 3Ψ(x) + 2h
d

dx
Ψ(x) + O(h2),

∴ d

dx
Ψ(x) ' 1

2h
[−3Ψ(x) + 4Ψ(x + h) − Ψ(x + 2h)] , (A.8)

として表すことができる．同様に，(A.2)式の 4倍から (A.7)式を引いたものを整理する

ことで，

4 × [eq. A.2] − [eq. A.7] = 4Ψ(x − h) − Ψ(x − 2h)

= 3Ψ(x) − 2h
d

dx
Ψ(x) + O(h2),

∴ d

dx
Ψ(x) ' 1

2h
[+3Ψ(x) − 4Ψ(x − h) + Ψ(x − 2h)] , (A.9)

として 2次精度の後方差分式を得る．

上記した各差分式は従来型の格子配列（所謂，コンベンショナル格子）において微分方

程式を離散化するための差分式である．一方で，本研究ではスタッガード格子により時間

と空間を離散化する．スタッガード格子に対する差分式を導くためには微小量と h/2 と

して考えればよく，さらに本研究で使用する 2次および 4次精度の中央差分式を得るため

に，ここでは Ψ(x + 3h/2)，Ψ(x + h/2)，Ψ(x− 1h/2)，Ψ(x− 3h/2)にテイラー展開を

107



適用する．その結果，各ずれ点における連続微分可能な関数 Ψ(x)は

Ψ
(

x +
3
2
h

)
= Ψ(x) +

3
2
h

d

dx
Ψ(x) +

1
2

9
4
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6

27
8

h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · ,

(A.10)

Ψ
(

x +
1
2
h

)
= Ψ(x) +

1
2
h

d

dx
Ψ(x) +

1
2

1
4
h2 d2

dx2
Ψ(x) +

1
6

1
8
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · ,

(A.11)

Ψ
(

x − 1
2
h

)
= Ψ(x) − 1

2
h

d

dx
Ψ(x) +

1
2

1
4
h2 d2

dx2
Ψ(x) − 1

6
1
8
h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · ,

(A.12)

Ψ
(

x − 3
2
h

)
= Ψ(x) − 3

2
h

d

dx
Ψ(x) +

1
2

9
4
h2 d2

dx2
Ψ(x) − 1

6
27
8

h3 d3

dx3
Ψ(x) + · · · (A.13)

とあらわすことができる．このため，スタッガード格子における 1 次精度の前方差分式

（(A.14)式）および後方差分式（(A.15)式）は (A.11)式と (A.12)式より，それぞれ

d

dx
Ψ(x) ≈ 2

h

[
Ψ

(
x +

1
2
h

)
− Ψ(x)

]
, (A.14)

d

dx
Ψ(x) ≈ 2

h

[
Ψ(x) − Ψ

(
x − 1

2
h

)]
(A.15)

と記述することができる．また，2次精度の前方差分式（(A.16)式）と後方差分式（(A.17)

式）は，(A.11)式を 9倍したものから (A.10)式を引き，あるいは (A.12)式を 9倍した

ものから (A.13)式を引き，整理することでそれぞれ

9 × [eq.A.11] − [eq.A.10] = 9Ψ
(

x +
1
2
h

)
− Ψ

(
x +

3
2
h

)
= 8Ψ(x) + 3h

d

dx
Ψ(x) + O(h2)

∴ d

dx
Ψ(x) ≈ 1

3h

[
−8Ψ(x) + 9Ψ

(
x +

1
2
h

)
− Ψ

(
x +

3
2
h

)]
, (A.16)

9 × [eq.A.12] − [eq.A.13] = 9Ψ
(

x − 1
2
h

)
− Ψ

(
x − 3

2
h

)
= 8Ψ(x) − 3h

d

dx
Ψ(x) + O(h2)

∴ d

dx
Ψ(x) ≈ 1

3h

[
+8Ψ(x) − 9Ψ

(
x − 1

2
h

)
+ Ψ

(
x − 3

2
h

)]
, (A.17)

となる．一方で，2次精度の中央差分式は (A.11)式と (A.12)式との差から

d

dx
Ψ(x) ≈ 1

h

[
Ψ

(
x +

1
2
h

)
− Ψ

(
x − 1

2
h

)]
, (A.18)
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4次精度の中央差分式は，

9
8
× ([eq.A.11] − [eq.A.12]) − 1

24
× ([eq.A.10] − [eq.A.13])

=
9
8

[
Ψ

(
x +

1
2
h

)
− Ψ

(
x − 1

2
h

)]
− 1

24

[
Ψ

(
x +

3
2
h

)
− Ψ

(
x − 3

2
h

)]
= h

d

dx
Ψ(x) + O(h5)

∴ d

dx
Ψ(x) ≈ 1

h

(
9
8

[
Ψ

(
x +

1
2
h

)
− Ψ

(
x − 1

2
h

)]
− 1

24

[
Ψ

(
x +

3
2
h

)
− Ψ

(
x − 3

2
h

)])
(A.19)

とそれぞれ導くことができる．

波動方程式への適用

差分法において地震波伝播に関する計算スキームは，3次元弾性波，2次元 P-SV波，2

次元 SH波の 3系統に大別される．さらに各スキームに対して，フックの法則を連続体の

運動方程式に代入して直接解を計算する方法とフックの法則と連続体の運動方程式を連立

して解を計算する方法が適用可能である．また，変位だけでなく変位速度（粒子速度）を

方程式の解（波動場）として扱うこともできる．

本研究では，2次元 SH波 (e.g., Virieux, 1984)と 2次元 P-SV波 (e.g., Virieux, 1986)

それぞれにスタッガード格子を適用した速度-応力型の計算スキームを適用することによ

り，地震波伝播の時間発展を計算した．このため，先に導いた差分式を用いて 2次元 SH

波および 2次元 P-SV波に対する離散式群を導出する．

なお，以下では ∆tを計算時間間隔，∆hをグリッド間隔（以下，水平方向と鉛直方向

でグリッド間隔は同長とする）と定義し，αと β は背景媒質の P波速度と S波速度，ρと

λ，µはそれぞれ背景媒質の密度とラメの定数を示す．また，fi は i軸方向に働く外力項

をあらわす．

SH波

速度-応力型の計算スキームにおいてフックの法則と連続体の運動方程式を連立すると，

2次元 SH波の基礎方程式は以下のように書ける (e.g., Virieux, 1984)．

ρ
∂

∂t
vy =

∂

∂x
τxy +

∂

∂z
τyz + fy, (A.20)

∂

∂t
τxy = µ

∂

∂x
vy, (A.21)

∂

∂t
τyz = µ

∂

∂z
vy, (A.22)

ここで，vy は y 軸方向の変位速度であり，τxy と τyz は応力の各成分をあらわす．なお，

以下では外力項 fy を省略する．

上式中の時間微分と空間微分にそれぞれ 2次精度の中央差分式（(A.18)式）を適用し，
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整理すると，これらの式は

V
y,m+ 1

2
i,j− 1

2
= V

y,m− 1
2

i,j− 1
2

+
1
ρ

∆t

∆h

(
T xy,m

i+ 1
2 ,j− 1

2
− T xy,m

i− 1
2 ,j− 1

2
+ T yz,m

i,j − T yz,m
i,j−1

)
, (A.23)

T xy,m+1

i− 1
2 ,j− 1

2
= T xy,m

i− 1
2 ,j− 1

2
+ µ

∆t

∆h

(
V

y,m+ 1
2

i,j− 1
2

− V
y,m+ 1

2
i−1,j− 1

2

)
, (A.24)

T yz,m+1
i,j = T yz,m

i,j + µ
∆t

∆h

(
V

y,m+ 1
2

i,j+ 1
2

− V
y,m+ 1

2
i,j− 1

2

)
(A.25)

と書き換えることができる．なお，上では vy = V y，τxy = T yx，τyz = T yz と置いた．

P-SV波

速度-応力型の計算スキームにおいてフックの法則と連続体の運動方程式を連立する

と，2 次元 P-SV波の基礎方程式は以下のように書ける (e.g., Virieux, 1986; Levander,

1988)．

ρ
∂

∂t
vx =

∂

∂x
τxx +

∂

∂z
τxz + fx, (A.26)

ρ
∂

∂t
vz =

∂

∂x
τxz +

∂

∂z
τzz + fz, (A.27)

∂

∂t
τxx = (λ + 2µ)

∂

∂x
vx + λ

∂

∂z
vz, (A.28)

∂

∂t
τzz = λ

∂

∂x
vx + (λ + 2µ)

∂

∂z
vz, (A.29)

∂

∂t
τxz = µ

(
∂

∂x
vz +

∂

∂z
vx

)
, (A.30)

ここで，vx と vz はそれぞれ x軸方向と z 軸方向の変位速度であり，τxx と τzz，τxz は応

力の各成分をあらわす．なお，以下では外力項 fx，fz を省略する．

まず，2次元 P-SV波の基礎方程式（(A.26)式-(A.30)式）中の時間微分と空間微分に

それぞれ 2次精度の中央差分式（(A.18)式）を適用した場合を考える．このとき，得られ

る差分式は

V
x,m+ 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

= V
x,m− 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

+
1
ρ

∆t

∆h

(
T xx,m

i,j− 1
2
− T xx,m

i−1,j− 1
2

+ T xz,m

i− 1
2 ,j

− T xz,m

i− 1
2 ,j−1

)
, (A.31)

V
z,m+ 1

2
i,j = V

z,m− 1
2

i,j +
1
ρ

∆t

∆h

(
T xz,m

i+ 1
2 ,j

− T xz,m

i− 1
2 ,j

+ T zz,m

i,j+ 1
2
− T xz,m

i,j− 1
2

)
, (A.32)

T xx,m+1

i,j− 1
2

= T xx,m

i,j− 1
2

+
∆t

∆h

[
(λ + 2µ)

(
V

x,m+ 1
2

i+ 1
2 ,j− 1

2
− V

x,m+ 1
2

i− 1
2 ,j− 1

2

)
+ λ

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i,j−1

)]
,

(A.33)
T zz,m+1

i,j− 1
2

= T zz,m

i,j− 1
2

+
∆t

∆h

[
λ

(
V

x,m+ 1
2

i+ 1
2 ,j− 1

2
− V

x,m+ 1
2

i− 1
2 ,j− 1

2

)
+ (λ + 2µ)

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i,j−1

)]
,

(A.34)

T xz,m+1

i− 1
2 ,j

= T xz,m

i− 1
2 ,j

+ µ
∆t

∆h

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i−1,j + V

z,m+ 1
2

i− 1
2 ,j+ 1

2
− V

z,m+ 1
2

i− 1
2 ,j− 1

2

)
(A.35)

となる．なお，上では vx = V x，vz = V z，τxx = T xx，τzz = T zz，τxz = T xz と置いた．
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次に，基礎方程式（(A.26)式-(A.30)式）中の時間微分に 2次精度の中央差分式（(A.18)

式），空間微分には 4次精度の中央差分式（(A.19)式）を適用した場合を考える．このと

き，最終的に得られる差分式は，

V
x,m+ 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

= V
x,m− 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

+
1
ρ

∆t

∆h

[
− 1

24

(
T xx,m

i+1,j− 1
2
− T xx,m

i−2,j− 1
2

+ T xz,m

i− 1
2 .j+1

− T xz,m

i− 1
2 ,j−2

)
+

9
8

(
T xx,m

i,j− 1
2
− T xx,m

i−1,j− 1
2

+ T xz,m

i− 1
2 .j

− T xz,m

i− 1
2 ,j−1

)]
,

(A.36)

V
z,m+ 1

2
i,j = V

x,m− 1
2

i,j

+
1
ρ

∆t

∆h

[
− 1

24

(
T xz,m

i+ 3
2 ,j

− T xz,m

i− 3
2 ,j

+ T zz,m

i.j+ 3
2
− T zz,m

i,j− 3
2

)
+

9
8

(
T xz,m

i+ 1
2 ,j

− T xz,m

i− 1
2 ,j

+ T zz,m

i.j+ 1
2
− T xz,m

i,j− 1
2

)]
,

(A.37)

T xx,m+1

i,j− 1
2

= T xx,m

i,j− 1
2

+
∆t

∆h
{(λ + 2µ)

×
[
− 1

24

(
V

x,m+ 1
2

i+ 3
2 ,j

− V
x,m+ 1

2
i− 3

2 ,j− 1
2

)
+

9
8

(
V

x,m+ 1
2

i+ 1
2 ,j

− V
x,m+ 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

)]
+λ

[
− 1

24

(
V

z,m+ 1
2

i,j+1 − V
z,m+ 1

2
i,j−2

)
+

9
8

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i,j−1

)]}
(A.38)

T zz,m+1

i,j− 1
2

= T zz,m

i,j− 1
2

+
∆t

∆h

{
λ

[
− 1

24

(
V

x,m+ 1
2

i+ 3
2 ,j

− V
x,m+ 1

2
i− 3

2 ,j− 1
2

)
+

9
8

(
V

x,m+ 1
2

i+ 1
2 ,j

− V
x,m+ 1

2
i− 1

2 ,j− 1
2

)]
+(λ + 2µ)

[
− 1

24

(
V

z,m+ 1
2

i,j+1 − V
z,m+ 1

2
i,j−2

)
+

9
8

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i,j−1

)]}
(A.39)

T xz,m+1

i− 1
2 ,j

= T xz,m

i− 1
2 ,j

+ µ
∆t

∆h

[
− 1

24

(
V

z,m+ 1
2

i+1,j − V
z,m+ 1

2
i−2,j + V

x,m+ 1
2

i,j+ 3
2

− V
x,m+ 1

2
i,j− 3

2

)
+

9
8

(
V

z,m+ 1
2

i,j − V
z,m+ 1

2
i−1,j + V

x,m+ 1
2

i,j+ 1
2

− V
x,m+ 1

2
i,j− 1

2

)] (A.40)

となる．第 2.3節において，2次元 P-SV波の波動伝播を計算するとき，ここで導いた上

式群を適用する．

計算領域端での境界条件

差分法では有限の大きさの計算領域を設定し，地震波動場の計算を行う．このため，計

算領域端では入射する波により人工的な反射波が生じ，結果的に計算精度を低下させる要

因となりえる．そこで，本研究では以下に紹介する境界条件を計算領域端に適宜適用する

ことで，領域端での人工的な反射波の抑制，あるいは人工的な反射波が計算結果へ及ぼす

影響を可能な限り小さくする．

111



自由表面

本研究の一部では，自由表面を計算領域上端に設定し，計算を行った．自由表面の境界

条件（応力境界条件）は，自由表面の法線方向に働く応力がゼロとなるようにすればよい．

本研究の場合，2次元 SH波の計算スキームではせん断応力 τyz が，2次元 P-SV波の

計算スキームでは変位速度 vz とせん断応力 τxz をそれぞれ自由表面に対応する格子点上

に配置する．

SH波

本研究では 2次元 SH波に対して自由表面を適用するために満足するべき条件として以

下を与える．
τyz|z0

= T yz,m
i,j0

= 0. (A.41)

P-SV波

2次元 P-SV波において，自由表面ではせん断応力 τxz に加えて，変位速度 vz も応力

解放条件を満たす形式である必要がある．したがって，ここでは応力解放条件を明示的に

満足する vz の差分式を導く．

vz に対しては τzz が自由表面で常に 0となればよいので，Levander (1988)に従って，

自由表面の外側（j0 − 1/2）へ仮想的に拡張した格子点を考える．その上で，τzz が局所

的に奇関数であるとみなす．これにより，

τzz|z0
= 0

は明らかであり，かつ，
T zz,m

i,j0+
1
2

= −T zz,m

i,j0− 1
2

の関係を得る．上式を 2 次精度中央差分式により離散化した (A.32) 式へ代入すると，

j = j0 において

V
z,m+ 1

2
i,j0

= V
z,m− 1

2
i,j0

+
1
ρ

∆t

∆h

(
T xz,m

i+ 1
2 ,j0

− T xz,m

i− 1
2 ,j0

+ 2T zz,m

i,j0+
1
2

)
(A.42)

を得る．この (A.42)式と
T zz,m

i,j0
= 0 (A.43)

をそれぞれ (A.32)式と (A.35)式と置き換えて用いることで，P-SV波の計算スキームに

おいて自由表面を，計算領域上端に適用することができる．なお，4次精度中央差分式を

適用した P-SV波の計算スキームの場合には，領域端近傍では近似精度を 2次へ落とすと

ともに，領域端では (A.42)式と (A.43)式を用いることで自由表面を適用する．

吸収境界条件

計算領域下端や一部の計算における計算領域左右端には吸収境界条件を適用し，人工的

な反射波を抑制を行った．差分法における計算領域端での吸収境界条件は，以下の 3つの

方法に大別される．
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1. 減衰領域を設け，強制的（純数学的）に振幅を減衰させる方法 (Cerjan et al., 1985)．

2. 減衰領域の物質パラメータに粘性率を付加し，物理的に減衰させる方法 (Sochacki

et al., 1987)．

3. paraxial近似を用いることで，反射波の発生を抑制させる方法 (e.g., Clayton and

Engquist, 1977; Reynolds, 1978)．

以下では，本研究で用いた「1. 減衰領域を設け，強制的（純数学的）に振幅を減衰させ

る方法」と「3. paraxial近似を用いることで，反射波の発生を抑制させる方法」のうち，

3. について記述する．

paraxial近似の適用による吸収境界条件

paraxial近似とは，解くべき波動方程式を入射波と反射波がそれぞれ満足する 2つの微

分方程式に分離し，このうち入射波（あるいは反射波）に対応する微分方程式のみを用い

て波動方程式の代用とする近似のことで，one-way波動方程式とも呼ばれる．領域端での

吸収境界としては Clayton and Engquist (1977)により初めて導入され，その後，さまざ

まな発展がなされている (e.g., Reynolds, 1978; Emerman and Stephen, 1983)．

本研究では，吸収境界条件として Clayton and Engquist (1977)で提案された A1吸収

境界条件を採用した．この方法は，例えば，SH 波の波動方程式を 1 次 paraxial 近似に

より，
1
β

∂

∂t
vy +

∂

∂z
vy = 0 (A.44)

と近似し，この式を離散することで得られる差分式を用いることで領域端での吸収境界を

記述する．ここで計算領域として 0 ≤ z ≤ zn (0 ≤ j∆h ≤ n∆h)を考え，j = nに吸収

境界を課すことを考える．(A.44)式の時間微分を 1次精度前方差分式（(A.14)式），空間

微分を 2次精度後方差分式（(A.9)式）によりそれぞれ離散化すると

V y,m+1
i,n = V y,m

i,n − β

2
∆t

∆h

[
3V y,m

i,n − 4V y,m
i,n−1 + V y,m

i,n−2

]
(A.45)

として j = nにおいて解くべき差分式を得る．一方で，j = 0に対しては，(A.44)式の空

間微分を 2次精度前方差分式（(A.8)式）を適用することで

V y,m+1
i,0 = V y,m

i,0 +
β

2
∆t

∆h

[
3V y,m

i,0 − 4V y,m
i,1 + V y,m

i,2

]
(A.46)

を得る．

したがって，(A.45)式を領域端 j = n，(A.46)式を領域端 j = 0へそれぞれ吸収境界

条件として適用することで，両領域端へ垂直入射する SH波はすべて領域外へと透過した

とみなすことができ，領域内部への人工的な反射波は発生しなくなる．ただし，実際の領

域端への波の入射波は垂直であるとは限らない．このような場合，これらの吸収境界条件

では反射波を完全に除去できないことに注意が必要である．
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数値的な安定性と数値分散

本研究では，微分方程式中に現れるすべての時間微分に中央差分式（(A.18)式）を適用

し，離散化を行った．これにより本研究で導いたすべての差分式では，含まれる次時間ス

テップ（m + 1/2 または m + 1）の物理量は 1 つとなり，結果これを未知数として解く

ように記述されている．これは次時間ステップにおける各格子点上の物理量がお互いに独

立して計算できることを意味しており，このような形式を陽解法 (explicit method)と呼

ぶ．これに対する形式として陰解法 (implicit method)があり，従来型の格子配列に対し

て，時間微分を前方差分式（e.g., (A.3)式）により離散化した場合に導かれる差分式など

がこの形式に分類される．陰解法では複数の未知数が表れるため場の時間発展を計算する

ためにそれぞれの差分式を連立して解く必要がある（つまり，各時間ステップごとに逆問

題をとして，各格子点上の解を同時に求める必要がある）．

先に述べたように，陽解法は次時間ステップの物理量を，各格子点において独立して求

めることができるため，計算コストが小さく，計算の大規模化が容易などの利点が存在す

る．その一方で，安定して解を計算するためには，CFL条件（あるいはクーラン条件）に

代表される安定条件を満足するように各パラメータを設定する必要がある．なお，ここで

「安定」とは誤差が成長することなく解が計算できることを意味し，解が振動する，ある

いは発散した場合などを「不安定」と定義する．

各差分スキームに対する数値的な安定性は von Neumann法，摂動法 (discrete pertur-

bation method)などにより確かめることができる (Moczo, 1998)．本研究ではその一例

として，von Neumann法による P-SV波に対する計算スキームの安定条件解析の結果を

Moczo (1998)に従って示す．

安定条件解析

ここでは平面波の伝播を考え，その誤差の時間発展を以下のように定義する．

ε(V x) = A exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.47)

ε(V z) = B exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.48)

ε(T xx) = C exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.49)

ε(T zz) = D exp(−iωt + ikxx + ikzz), (A.50)

ε(T xz) = E exp(−iωt + ikxx + ikzz) (A.51)

ここで，t = m∆t，x = n∆h，z = l∆h，kx = k cos θ，kz = k sin θと定義し，kは波数，

θ は x軸に対する平面波の入射角である．また，iは虚数を意味する．

まず，P-SV波の基礎方程式に時間と空間共に 2次精度の中央差分式を適用した場合の

安定性を考える．例えば，(A.26)式左辺の時間微分項を 2次精度の中央差分式で離散化
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し，(A.47)式を与えると，

1
ρ

∂

∂t
vx =

1
ρ

1
∆t

(
V

x,m+ 1
2

i,j − V
x,m− 1

2
i,j

)
=

A

ρ∆t

[
exp

(
−i

ω∆t

2

)
− exp

(
+i

ω∆t

2

)]
= −2i

A

ρ∆t
sin

(
ω∆t

2

)
となる．したがって，時間と空間ともに 2次精度の中央差分式に従って離散化した P-SV

波の基礎方程式に，誤差（(A.47)式-(A.50)式）を代入し，整理すると，

−A sin
(

ω∆t

2

)
=

1
ρ

∆t

∆h

[
C sin

(
kx∆h

2

)
+ E sin

(
kz∆h

2

)]
, (A.52)

−B sin
(

ω∆t

2

)
=

1
ρ

∆t

∆h

[
E sin

(
kx∆h

2

)
+ D sin

(
kz∆h

2

)]
, (A.53)

−C sin
(

ω∆t

2

)
=

∆t

∆h

[
(λ + 2µ)A sin

(
kx∆h

2

)
+ λB sin

(
kz∆h

2

)]
, (A.54)

−D sin
(

ω∆t

2

)
=

∆t

∆h

[
λA sin

(
kx∆h

2

)
+ (λ + 2µ)B sin

(
kz∆h

2

)]
, (A.55)

−E sin
(

ω∆t

2

)
= µ

∆t

∆h

[
B sin

(
kx∆h

2

)
+ A sin

(
kz∆h

2

)]
(A.56)

となる．ここで，S = sin
(

ω∆t

2

)
，X = sin

(
kx∆h

2

)
，Z = sin

(
kz∆h

2

)
と定義し，

(A.52)式と (A.53)式に S を，(A.54)式にX を，(A.55)式に Z を，(A.56)式にはX と

Z をそれぞれ乗じると，

−AS2 =
1
ρ

∆t

∆h
[CSX + ESZ] , (A.57)

−BS2 =
1
ρ

∆t

∆h
[ESX + DSZ] , (A.58)

−CSX =
∆t

∆h

[
(λ + 2µ)AX2 + λBXZ

]
,

−DSZ =
∆t

∆h

[
λAXZ + (λ + 2µ)BZ2

]
,

−ESX = µ
∆t

∆h

[
BX2 + AXZ

]
,

−ESZ = µ
∆t

∆h

[
BXZ + AZ2

]
を得る．これらを (A.57)式と (A.58)式について解くことで，

AS2 =
1
ρ

∆t2

∆h2

[
(λ + 2µ)AX2 + µAZ2 + (λ + µ)BXZ

]
,

BS2 =
1
ρ

∆t2

∆h2

[
(λ + 2µ)BZ2 + µBX2 + (λ + µ)AXZ

]
となり，最終的に[

S2 − α2 ∆t2

∆h2

(
X2 + Z2

)] [
S2 − β2 ∆t2

∆h2

(
X2 + Z2

)]
= 0 (A.59)
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の関係式を得る．ここで α

(
=

√
λ + 2µ

ρ

)
は P 波速度，β

(
=

√
µ

ρ

)
は S 波速度であ

る．それぞれの地震波速度を c (= α or β)とおくと，P波あるいは S波として伝播する

波群の誤差は

sin2

(
ω∆t

2

)
= c2 ∆t2

∆h2

[
sin2

(
kx∆h

2

)
+ sin2

(
kz∆h

2

)]
(A.60)

と書くことができる．ω が実数であるとき，上式左辺は

sin2

(
ω∆t

2

)
≤ 1

となるはずであり，従って (A.60)式右辺は

c2 ∆t2

∆h2

[
sin2

(
kx∆h

2

)
+ sin2

(
kz∆h

2

)]
≤ 1 (A.61)

を満足しなければならず，これを満たさないとき，誤差（(A.47)式-(A.51)式）は計算の

時間発展に伴い成長し，計算そのものが破綻してしまう場合もある．

sin2 θ の最大値が 1であることを考えると，(A.61)式を常に満足するためには，

c
∆t

∆h
≤ 1√

2
(A.62)

が必要となる．この (A.62)式がスタッガード格子に対して，時間と空間をそれぞれ 2次

精度の中央差分式により離散化した場合の安定条件である．つまり，安定条件下で FDM

により地震波の伝播を計算するためには，この関係式（(A.62)式）に従って計算時間間隔

∆t と格子間隔 ∆h を設定すればよい．なお，P-SV 波スキームの場合には P 波速度 α，

SV波スキームの場合には S波速度 β をそれぞれ cに代入すればよい．また，空間を離散

化する際に 4時精度中央差分式を適用した場合，安定条件は

c
∆t

∆h
≤ 6

7
√

2
(A.63)

である．

数値分散

差分法では時間と空間を離散化し，物理量の時間発展を計算する．今，計算時間間隔

∆tと格子間隔 ∆hが十分に小さいと仮定すると，スタッガード格子を適用した場合，以

下の近似が成立する．

sin
ω∆t

2
≈ ω∆t

2
,

sin
ω∆h

2
≈ ω∆h

2
.

(A.64)

上近似を

sin
ω∆t

2
= c

∆t

∆h
sin

k∆h

2
(A.65)

に代入すると
ω

k
= c0 (A.66)
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を得る．なお，(A.65)式は空間 1次元を考えた場合の (A.60)式に対応する．

この関係は，(A.65)式に対して∆tと∆hが十分に小さいとき，数値計算上で伝播する

波群の位相速度が媒質の速度 c0（P波または S波速度）に一致することを意味している．

その一方で，実際の数値計算上では ∆tおよび ∆hとして有限の値を使用する．したがっ

て，信頼できる解を得るためには数値計算上での波群の伝播速度と媒質の速度が一致する

ような条件を考える必要がある．このような条件を ∆hの大きさの上限として考えると，

計算の対象とする波数 k =
2π

λ
（λは波長）を使って 1次元の波動伝播に対する安定条件

c
∆t

∆h
≤ 1

を書きなおすと，差分計算上での波群の位相速度 cgrid と群速度 vgrid は以下のように表す

ことができる．

cgrid =
ω

k
=

1
π

∆h

∆t
sin−1

(
c0

∆t

∆h
sin

π∆h

λ

)
, (A.67)

vgrid =
∂

∂k
ω =

c0 cos
π∆h

λ√√√√1 −

(
c0

∆t

∆h
sin π∆h

λ

)2
. (A.68)

このずれ，つまり見かけ上の位相速度や群速度の遅延を数値分散と呼ぶ．均質かつ c0 の

位相速度を持つ媒質を仮定すると，数値計算上で与えた q =
∆h

λ
と p0 = c0

∆t

∆h
に対する

cgrid と vgrid の依存性は Fig. A.1のようになる．Fig. A.1からも明らかなように cgrid，

vgrid は q と p0 に依存し，媒質の位相速度 c0 より小さくなる．

差分法を適用した多くの数値計算では，注目する波群のうち最も短い波長 λmin，ある

いは注目する周波数帯域 fac と計算領域中での伝播速度の最小値 vmin に対して，

∆h <
λmin

10
or ∆h <

1
10

fac

vmin
(A.69)

となるように格子間隔∆hを与える．Fig. A.1からわかるように，条件式（(A.69)，ある

いは q < 0.1）を満足するとき cgrid と vgrid を媒質の位相速度 c0 とほぼ等しいとみなす

ことができる．逆に言えば，(A.69)式は注目する端数や周波数に対して，十分な計算精度

を保障するために満足するべき条件を与えていることになる．

なお，これまでは計算領域中の空間を 2次精度の中央差分式で離散化した場合に生じる

人工的な数値分散を議論した．空間の離散化に 4 次精度の中央差分式を適用した場合に

(A.69)式に対応する条件は

∆h <
1
5
λmin =

1
5

fac

vmin
(A.70)

となることが知られており (e.g., Moczo, 1998)，本研究でも適宜 (A.69) 式や (A.70) 式

を考慮して数値実験のパラメータを設定した．
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Fig.A.1 FDM における数値分散曲線 (Moczo, 1998) に加筆修正．上段が位相速度，

下段が群速度に対する数値分散を表す．
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