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Abstract

Seismic exploration was conducted to reveal the velocity structure beneath Izu-Oshima volcano in

2009. This paper documented an overview of the exploration, detailed data processing and estimated

velocity structure, as well as the contents of the acquired data archive, which will be freely opened to the

research community. Thirty-eight ocean bottom seismometers (OBS) were deployed along a survey line

extending WSW to ENE with an interval of around two kilometers, and around 300 seismometers were

installed on land with an interval of 50 to 100m. The entire survey line passed through Izu-Oshima island,

including the central summit of the volcano, and reached approximately 70 km in length. The controlled

sources were dynamite explosions, each with a charge of 300 kg, located at nine points along the OBS

survey line, and a pressure source (air-gun: with a capacity 50l) deployed along the OBS survey line and

around off the coast of Izu-Oshima island.

The upper and middle crust velocity structure beneath Izu-Oshima volcano and its surrounding

region are estimated to a depth of around 10 km using the 2D ray tracing method. As with other volcanoes,

a convex basement structure is found at a depth of seven kilometers beneath the volcanic edifice. An

interesting relation is found among estimated velocity structure and volcanic seismicity as well as ground

deformation sources. Ground inflation and deflation sources and hypocenters of volcano-tectonic

earthquakes with burst-type activity are limited in the upper middle crust with a P wave velocity of

5.5-6.0 km/s. On the other hand, persistently activated earthquakes just beneath the summit caldera are

located in the upper crust, whose velocity is very low. This suggests that the magma storage and

plumbing system of the volcano is defined strongly by a layered structure. Revealing the structure

beneath volcanoes is essential for understanding their activities.
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plumbing system
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1． は じ め に

火山活動の理解には，火山体の内部構造の情報が極め

て重要であるとの考えに基づき（植木，1990），日本では

1994年から始まった第 5次噴火予知計画において，人工

地震を用いた火山体構造探査を計画の一つの柱として組

織的に開始した．1994年に実施した霧島火山（鍵山・他，

1995）を皮切りに，雲仙岳（松島・他，1997），磐梯山

（Yamawaki et al., 2004），阿蘇山（須藤・他，2002）と行

い，第 6次火山噴火予知計画でも継続され，多くの火山

の浅部構造について調査された．この歴史については，

筒井（2005）のレビュー論文に詳しく述べられている．

これら日本における人工地震による火山体構造探査は，

火山体の不均質構造を知ることが主眼に置かれてきた．

そのため測線長はそれほど長くはなく，火山体近傍に稠

密に観測点を設置することに力点が置かれ，結果的に海

抜下 2〜3 km程度の深度までの 3次元構造の推定が進

んだ．逆に言うと，火山及びその周辺の険しい地形の影

響で直線的に長い測線を設けることが容易でないため，

深部構造を狙った構造探査はそれほど多くは行われな

かった．

海外においても，イタリアのVesuvius 火山（例えば，

Di Stefano and Chiarabba, 2002）や Campi Flegrei（Bruno,

2004），パプアニューギニアのRabaul 火山（Finlayson et

al., 2003），カリブ海小アンチル諸島 Soufriere Hill 火山

（Paulatto et al., 2010）などでも人工地震による火山体の

構造探査が実施されている．これらの人工震源による探

査では，反射波の解析により速度不連続面の凹凸を推定

している．このような構造探査から火山体の構造につい

て国内外を問わず共通に言えることは，火山体直下での

高速度層の存在，つまり火山の基盤構造の盛り上がりが

見られることである．

最初の伊豆大島における人工地震による地下構造は，

伊豆大島の北端と西端を発破点として，西岸沿いの 11

点の地震観測点による測線で行われた（伊藤・他，1981）．

その後，更に詳細な構造を推定するため，伊豆大島の北

東岸と南西岸の両端，及びカルデラ内の 1点で発破を行

い，それを結ぶように山頂火口を横切る約 50 点からな

る観測線を設けた人工地震探査が行われ，深さ約 2 km

までの P波速度が推定された（長谷川・他，1987）．この

ような伊豆大島の平均的な構造の推定以外に，火山体特

有の不均質構造を推定する試みもなされている．Suzuki

et al.（1992）は起震車を人工震源として，伊豆大島島内を

東西に横切る測線の反射波を解析し，山体中央部で不均

質構造が発達していることを示した．Onizawa et al.

（2002）は自然地震の走時と重力分布を用い，それらを同

時にインバージョン解析を行うことにより，深さ 2.5 km

までの 3次元速度構造を推定した．それによると，深さ

1.25〜2.5 km の領域に伊豆大島の北西-南東方向に広が

る高速度の帯状領域が存在するとし，この方向が広域応

力場の圧縮方向であることから，これは過去に繰り返し

起こったマグマ貫入が作った高速度体であるとしてい

る．また，Mikada et al.（1997）は，遠方から到来する自

然地震の初動後の波形を，伊豆大島直下に存在するマグ

マ溜まり等による不均質構造を起源とする散乱波である

と仮定し，山体直下の散乱体分布を推定した．この解析

から深さ数 kmまでにいくつかのマグマ溜まりと思われ

る散乱体の存在が示唆された．このように，これまで伊

豆大島では主として島内の観測網を用いた火山体浅部を

中心に構造が推定されてきた．

中村（1984）は，1980 年代に広域的な構造や応力場の

中で，火山の誕生や長期的な活動について理解すること

が重要であると指摘した．それまで地下構造や噴火現象

を含む火山活動に関する研究が火山体，特に火口周辺の

浅部に焦点を当てたものが主導的に進められていること

を考えると，当時としては広い視野に立ったきわめて先

進的な考え方であったと思われる．ここで基本となるの

は，火山の構造をマグマの起源であると考えられている

マントルから浅部に至るまでの領域を周辺地域と比較す

ることにより，火山の特徴を知るということであろう．

その意味で，火山体浅部の詳細な構造の解明はマグマが

上昇して噴火に至る過程の解明に結びつき，それぞれの

火山の現在の火山活動に直結する重要な情報を得るため

に極めて重要であることに論を俟たないが，一方で，火

山を取り巻く広域の深部までの構造は，それぞれの火山

における長期的な活動を理解する上で，その重要性を軽

んじられるものではないと思われる．

このような視点から，Kodaira et al.（2007）は，熱海沖

から鳥島に至る伊豆諸島沿岸の長さ約 550 km の測線

を，観測船を用いてエアガンを人工震源として，長大な

ストリーマーケーブルで記録して得た広角反射波を解析

し，表層からマントルまでの構造を明らかにした．それ

によると，中部地殻の上面の深さとその厚さが伊豆諸島

を構成する各島の沿岸部で上面が浅くなり厚さが増すの

に対して，島と島の間では厚さが薄いという構造を明ら

かにし，火山活動と島弧生成の関連についての重要な情

報を提示した．しかしながら，彼らの構造はその観測手

法から，火山島の沿岸部の構造を明らかにしているのみ

で，各島の直下の構造までは明らかにできていない．

火山島を対象として人工地震による構造探査を実施す

る場合，火山島内だけでなくその周辺の構造をより深部
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まで推定するには，陸上で発破点と観測点を設けるだけ

でなく，海域での海底地震計よる観測と海中発破を組み

合させた規模の大きな観測が必須である．例えば，海外で

は前述のように，カリブ海での SEA-CALIPSO（Paulatto

et al., 2010）では約 250 の陸上と海底地震計を設置した

構造探査実験が実施されている．一方で，伊豆大島での

構造探査は，これまで島内の人工地震源と島内での観測

点に限られていたため，深さが 2km程度までしか P波

速度構造が得られていなかった．そこで，第 6次火山噴

火予知計画の中で，地震研究所の火山噴火予知研究グ

ループと海域地震観測グループが協力し，1999 年に伊豆

大島において海陸合同の構造探査実験をわが国では初め

て実施した（渡辺・他，2000）．この実験では，陸上に

252 点の観測点と 6 地点の発破による人工地震，8台の

海底地震計と 6ヶ所で海中発破を実施したが，伊豆大島

の北西沖は航路が錯綜し，多くの船舶が通行するため，

発破予定地点の変更を余儀なくされ，約 15 kmの測線の

長さを活かして等間隔に配置した海中発破が実施できな

かった．結果的に伊豆大島北側の 3点の海中発破点が伊

豆大島の北西沖約 5 km付近の近傍で固まって実施され

るなど，いくつかの課題が残った．しかしながら，伊東

（2004）はこの限られたデータを解析し，深さ 4km程度

までの速度構造を明らかにしたことに加え，海中発破か

らの地震動を島内の稠密な観測点のデータを解析して後

続波を見出し，深さ 7〜8kmに速度不連続面がある可能

性を示した．これは，より深い構造を推定したという点

で大きな進歩であると言える．

1999 年の実験を更に発展させるため，そこで存在の可

能性が示唆された深さ 7〜8km の速度不連続面を確認

し，その深さ分布とその直下の P波速度の推定を目的と

して 2009 年に海中発破による構造探査実験を実施した．

深度 8km 程度まで構造を推定するには，測線長が 70

km程度必要であるため，ほぼ南北に配置した 1999 年探

査の海中発破の方位には測線の延長が不可能であるた

め，それに直交するがより長い測線が取れる東北東─西

南西方向に測線を設定し，伊豆大島島内を含めて測線長

が約 70 kmとなるように計画した．

本報告では，2009 年構造探査で得られたデータの解析

結果，それから推定される伊豆大島と周辺域での P波速

度構造を示すとともに，その解析の元となったデータを，

生波形データから，時刻補正等の処理を行った処理済み

の波形データ，観測点情報，読み取り値をアーカイブし，

その際に用いた処理方法も併せて記述する．本来，1999

年の構造探査と併せて解析し，構造を明らかにすべきで

あるが，両探査は 10 年の間隔で実施され，両方の探査の

詳細を知る研究者は限られる．そのため，その作業は後

に譲ることにした．

先に述べたように，火山島の構造探査は，陸域と海域

の双方の観測が必要で，大規模な観測にならざるを得な

い．そのため容易に実施することが難しく，既存のデー

タは極めて重要な研究資源であると言える．特に，最近

の資源探査の分野では，伝統的な屈折法解析や反射法解

析に加えて，観測波形全体を用いて詳細な地下構造を推

定する手法である波形インバージョン法を火山体構造探

査に応用しようとする動きがある（例えば，Morgan et

al., 2013）．このような解析手法の近代化に伴い，既存の

データからでも新たな知見が得られ，次の構造探査実験

の計画立案に有用であると考えられる．このような考え

方に基づき，本報告では，単に解析手法とその結果だけ

でなく，生データから処理済データまでのアーカイブを

作り，そのデータの構造と保存場所を明示して他の研究

者が比較的容易に利用できる環境を作ることも目的とし

た．

2． 観測及びデータ処理

2．1 実験概要

2009 年伊豆大島構造探査実験の人工地震の震源，観測

点の配置を 1枚で示すと Fig. 1 のようになる．図中，星

印は海中発破点，四角は海底地震計の設置位置，伊豆大

島の島内の実線は，陸上観測点の位置（測線）である．

実験は 2009 年 10 月 26日から 11 月 3日までの 8 日間，

陸域班と海域班に分かれ，地震計の設置，発破，観測点

回収の作業を 40 人の研究者と技術職員が参加して実施

した．

伊豆大島島内の観測を担当する陸域班は，各地から 10

月 25日に伊豆大島に集合し，10 月 26日〜29日の期間

に伊豆大島島内の 291 地点に地震計と記録装置を設置し

た．観測船に乗船して海底地震計の設置と海中発破を担

当した海域班は，地震研究所の傭船（第 5 海工丸）で 10

月 26日に塩釜港を出港し，途中鹿島港で火薬の積み込

みの作業等を行い，29日より房総沖から下田沖に向けて

海底地震計の設置を開始し，10 月 30日午前 8時半頃に

設置を終えた．

その後，10 月 30日〜11 月 1日の日中に合計 9回の海

中発破を伊豆大島の西方沖と東方沖で実施した．陸域の

地震計は発破終了後に撤収を始めた．また，海底地震計

の設置位置を正確に推定するために，海中発破後に海底

地震計の測線に沿ってエアガンの発振を 11 月 1日の午

後から 11 月 2日の未明まで行い，その後，11 月 3日ま

でに回収を終えた．以下に，この構造探査の詳細な情報
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を，海域観測点，陸域観測点，発破及びエアガンの発振

に分けて記述する．

なお，本報告にあるすべてのデータは，東京大学地震

研究所地震火山噴火予知研究協議会のデータ共有サー

バー（http ://evrrss. eri. u-tokyo. ac. jp/database/index.

html）を利用して公開する．このページの「伊豆大島構

造探査 2009」から，本構造探査のデータベースの最上位

ディレクトリを紹介する．本報告では，その最上位ディ

レクトリを＄P と記載し，具体的なファイル名やその形

式等を説明することとした．

2．2 海底地震計

海底地震計は，予備も含め 39 台用意し，事前にOB01〜

OB39 と機器番号を付し，この機器番号を観測点名とし

て用いた．伊豆大島の東岸から東北東方向に房総半島に

向かって約 2 km〜34kmの範囲（東測線）に 18台，西岸

から西南西方向の下田に向かって約 2〜38km の範囲

（西測線）に 20 台の海底地震計を設置した（Fig. 1）．

2009 年 10 月 29日の 19 時頃より東測線の最も東側の地

点（OB39）から海底地震計の設置を始め，伊豆大島を挟

んで 10 月 30日の朝には西測線の最も西側の下田沖の地

点（OB02）まで，約 2 km間隔で併せて 38台の海底地震

計を設置した．なお，OB01 は予備機として扱い，本観

測には利用しなかった．海底地震計の回収後にデータを

確認したところ，東測線 18台のうち 2 台についてはデー

タが記録されていなかった．最終的にこの実験で利用で

きたのは西測線の 20 台と東測線の 16 台の併せて 36 台

で，海底地震計の観測点の最も西側の観測点は OB02 で

あり，最も東側の観測点はOB39 となっている．

海底地震計のセンサーは固有周波数 4.5Hz の速度型 3

成分地震計で，連続波形をハードディスクに記録してい

る．データのサンプリング周波数は 128Hz の機材と

200Hz の機材が混在している．これらの観測点とセン

サー情報は，$P/STA/channels.tbl.OBS に記載している

が，AD変換器の 1ビットの電圧換算値と地震計の電圧

感度については，本報告執筆時点で資料が見つからな

かったため，各機関に問い合わせ中であり，現在は仮の

値を入れている．それらの値が判明しだいファイルを更

新する予定である．

海底地震計の投入前と回収後に True Time 社製の

GPS同期式の標準時計で海底地震計の内部時計の時間

差を計測し，それらの値から補間して時刻校正を行った．

時刻校正に用いたデータを，＄P/STA/OBS_DT.dat に
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Fig. 1. Location map of 2009 Izu-Oshima exploration experiment. Stars show sea-shot points, rectangles are ocean-

bottom seismometers, and black dots on the island are land-seismometers. Two OBS stations (OB22, OB37), whose ray

paths and waveforms are shown in Figs. 4 and 5 are indicated on the map.



保存している．このファイルの一部を Table 1 に例示し

た．一部の海底地震計では内部時計の標準信号の出力に

機体固有の遅延があり，その値を DT0 としている．投

入前の時刻較正時の時刻を T1，その時の較正値を DT1，

回収時の時刻較正時の時刻を T2,その時の較正値を DT2

として示している．

海底地震計の生波形データはアーカイブ形式で，

$P/RAW/OBS.tgz というファイル名で保存した．展開

すると OBSXX_yyy と言う名称のファイルが 38個でき

る．OBXX は観測点名で XX は 02から 39までの数値

が入る．yyy は個々の機材の所有機関と整理番号で機材

の固有識別子である．生波形データ上の時刻は，海底地

震計の内部時計を基にしている．個々の海底地震計の生

波形データから時刻較正を実施して，他の海底地震計や

陸域観測点の波形を人工震源毎に編集した．その際は，

個々の海底地震計の内部時計の時刻：MTt  と真の時刻

TT t  の関係は，Table 1 の時刻較正情報を用いて，

TT t =MT t +DT0+DT2−DT1
t−T1

T2−T1

とし，線形補間して時刻補正後の波形データから最も正

秒に近いサンプルポイントをWINフォーマットの秒パ

ケットの先頭のデータとなるように編集し直し，後述の

陸域の地震計記録とマージして，発振信号毎に＄P/

PROCESSED/SEASHOT/SHOTGATHER 等に保存し

た．そのため，WIN フォーマット変換後のデータには

最大で±0.5サンプル間隔（±約 4ミリ秒，又は±2.5ミ

リ秒）の時刻誤差がある．

海底地震計の設置，人工地震の発破，エアガンの発振

は，東京大学地震研究所の傭船した（株）オフショア・オ

ペレーション所有の第五海工丸を用いて実施した．この

船舶の総トン数は 500トン，全長 48.3m，全幅 10.0mで，

船首から約 10m にあるブリッジ上に設置された GPS受

信機で航跡とその地点での音響測深による海深度を 1秒

ごとに記録している．それらを 1日ごとのファイルとし

て，$P/RAW/SHIP-LOC. tgz に保存し，展開すると

YYMMDD.log というファイルができる．これらには

Table 2 で例示したように 1 行に 1 秒ごとの船舶位置，

その地点での音響測深で得た海底深度等が文字列で 1日

単位で記述されている．この船体の位置情報，その地点

における海底深度は，次に述べる海底地震計の設置位置

や海中発破地点の位置の推定に用いた．

海中爆破作業終了後，観測船を海底地震計の測線に

沿って東北東端から西南西端に向かって航行し，その間

1分間隔でエアガンを発振した．海底地震計の位置は，

各海底地震計で記録されたその波形を用いて推定した．

この時のエアガンの発振位置と時刻は，$P/SHOT/LOC

/airgun_EW.dat に保存している．今回用いたエアガン

振源は，容量 25リッターのものに圧縮空気を送り込み，

2 台同時に GPS 受信機に同期させた時計を基準として

自動的に毎正分の 0.1秒後に，1分間隔で連続的に発振

させるものである．

個々の海底地震計で観測されたエアガンの発振の初動

走時をエアガン発振時刻，発振地点と併せて＄P/

PROCESSED/AG-EW/LOC-PICKS の下にTable 3 で示

す形式で保存している．この例では OB07 地点での初動

走時の読み取り値を示した．この初動読み取り時刻とエ

アガン発振地点，すなわち観測船の位置の情報を用いて，

震源決定と同様の方法で海底地震計の設置地点を推定し

た．その際に用いるエアガンの発振源は観測船から海底

地震計を放出した地点の海深度の 75%以内の距離にあ

るものか，それが 0.4kmより小さいときには 0.4km以

2009 年伊豆大島構造探査

─ 15 ─

Table 1. Example of time correction information for ocean bottom seismometers.

Table 2. Example of ship navigation information.



内のすべての発振源とした．この時，海水の音速を 1.48

km/s に固定し，海底地震計の設置深度は，推定された

水平位置に基づき，海上保安庁の海底地形図（500mメッ

シュ）から補間した海底深度を用いた．更に，このよう

にして得られた海底地震計の位置と，エアガン発振の位

置を用いて，3章に記述するように，海底浅部の P波速

度構造を推定した．

2．3 伊豆大島島内陸上地震計

伊豆大島島内では，海底地震計の配列とほぼ同じ方向

の東西方向に西岸から東岸にわたり約 50m 間隔で 179

地点を配置した A測線，それと直交するほぼ南北方向

に約 80m間隔で 103 点設置した B測線，伊豆大島の北

西海岸線沿いに 15 点の C測線の測線を配置した．A測

線の一部とB測線の一部は，伊豆大島一周道路の東岸に

近い部分の長さ約 800m，観測点数 9 点で重複している．

島内の全観測点をFig. 2 で示す．観測点の位置は，国土

地理院発行の火山基本図（一万分の一）及び GPSキネマ

ティック測位により，誤差約 2m程度で推定されている．

設置した地震計はすべて固有周波数 4.5Hz の上下動

速度計（Geospace社製 SG820）の 1成分で，白山工業社

製 LS8200SD 型記録装置（蔵下・他，2006）を用いて，

サンプリング周波数 125Hz で，設置時から回収時まで

連続して地震動を記録した．内部の時計は内蔵されてい

る GPS受信機で毎時 1回較正されている．設置は 10 月

26日〜10 月 28 日に行い，回収は海中発破終了後 11 月 2

日から順次行った．

ここで得られた生波形データは，アーカイブ形式で

$P/RAW/LAND.tgz に保存され，展開するとデータロ

ガーの機体番号（10進数表現）をディレクトリとして，

その下に波形記録のほかに設定時のパラメータ，時刻較

正情報も保存している．この波形を時刻較正情報で補正

したWINフォーマットに変換する際には，製造業者か

ら提供されている専用のソフトウエアを用いて行った．

このソフトウエアでは，観測データの時刻較正を行った

のち，最も正秒に近いサンプルポイントから，WIN

ファーマットの秒フレームを作るアルゴリズムを採用し

ており，変換後の時刻の誤差は最大±0.5サンプル間隔

（±4ミリ秒）である．なお，波形のチャンネル番号は機

体番号の 16進数表現となっている．海底地震計とマー
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Table 3. Example of travel times observed at OB07 stations from air-gun shots.

Fig. 2. Location map of observation sites on Izu-Oshima

island. A-line aligns in E-W direction from eastern coast to

western coast, and B-line aligns in N-S direction. C-line lies

separately at the northwestern coast.



ジした WIN フォ ーマットの観測波形は，＄P/

PROCESSEDに保存した．

2．4 制御震源

伊豆大島島内の陸上に設置した地震計と海底地震計の

すべてがデータを記録していたのは，2009 年 10 月 30日

11 時頃から 11 月 1日 13 時過ぎまでの約 50 時間で，そ

の間に 2 つの人工地震実験を実施した．1 つは薬量 300

kg のダイナマイトによる海中発破であり，もう一つは

伊豆大島沿岸沖の周回で 1分ごとに発振したエアガンに

よる発振である．

全体の測線を対象とした海中発破は，伊豆大島の西方

4 地点と東方 5 地点の合計 9 地点において薬量 300 kg

のダイナマイトにより実施した．発破に際しては，Fig.

3（a）に示すようにダイナマイトを 100mのロープでブ

イに吊るし，それらを船尾から海に投げ込み，ブイに繋

がれたワイヤーが船尾から約 500m離れた後，雷管に電

流を流して発破をかけた．この時，発破電線に流れた電

流を発破信号（Fig. 3（b）の第 3トレース）として記録す

るとともに，船尾に吊るしたストリーマーケーブルで取

られる水中音波信号（同第 2トレース），GPS信号を基

準とした基準時計のタイムコード信号（同第 4トレース）

も併せて，サンプリング間隔 0.2ミリ秒で記録した．Fig.

3（b）で示した発破信号と水中音波信号の波形記録は，

$P/RAW/HYDROPHONE. tgz に保存し，展開すると

SXX.csv という名称で，海中発破ごとに 1 つずつ CSV

形式で保存している．Fig. 3（c）は，発破時刻前後の観

測船の航路軌跡を，Y軸を北（緯度）方向，X軸を東（経

度）方向としてメートル単位で表し，音響測深計測した

それぞれの地点での水深も併せて示している．横軸は時

間（秒）であり，時刻 0 の縦線が発破時刻で，その時の観

測船の位置を X軸，Y軸の原点にしている．発破時点

でのダイナマイトの海水深度は，ワイヤーの張力により

ブイが引っ張られることから，投下地点の海水面下 100

mに止まっているとは限らない．そのため，以下に説明

する方法で発破時の観測船とダイナマイトの水平距離 L

を海中音波の走時から推定し，L= x+y となる x，y
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Fig. 3. Estimation of sea-shot locations and times. (a) Schematic diagram of sea-shot explosion system. (b) Example of

recorded water waves. First trace is internal (non-corrected) time pulse, second trace is output of hydrophone, third

trace is shot pulse, and forth trace is time code pulse synchronized with GPS based standard time. Shot time and its

distance from the ship can be estimated from time differences among a shot mark, arrivals of direct wave and the

reflected one in the second trace. (c) Time history of ship location. Vertical line indicates time when dynamite was

exploded. Bold circles indicate estimated shot coordinates. See text for details.



から発破地点の緯度及び経度を求めた．

Fig. 3（b）で示したショットマークと直達波の時刻差

（t1）と海底反射波の時刻差（t2）は，発破地点での水深

（D），ストリーマーケーブル（船尾）までの水平距離（L），

ダイナマイトの海水面からの深さ hを用いて，以下の

ように記述できる．

t=
 L+h

v
．

この時，海底面は水平であると仮定すると，海底反射波

の伝搬距離はダイナマイトの海底面に対する鏡像点と船

尾までの距離と考えてよいので，t2 は以下のように簡単

に書ける．

t=
 L+2D−h



v
．

また，これらから，

vt−t
/4D=D−h，

となる．ここで，vは海中音速で 1.48km/s とした．最

初に，h=100mとして t1から Lを推定し，ダイナマイ

トは船尾から投げ入れた地点で海中に沈んだと考えて，

発破時の船位から Lだけ離れた過去の船位での音響測

深値 Dを発破地点の海底深度として，t1 と t2 の時間差

から hを推定する．次に，ここで得た hを用いて再度 t1

から Lを求め，同様にして Dと hを更新する．この操

作を hの値が収束するまで繰り返して，発破点の位置を

推定した．なお，反復計算時に h>100mとなったとき

には h=100mと固定した．このようにして得られた海

中発破地点の緯度（Y軸），経度（X軸）は図 3（c）の太

丸の位置で，この場合は発破時の約 260秒前に通過した

地点の海面下に発破地点が推定された．このようにして

推定した S1〜S9 のすべての発破時刻，発破地点を Table

4に示すと同時に，$P/PROCESSED/SEASHOT/LOC/

Shot2009.dat にも保存している．

海中発破の際に取得された海底地震計と陸域地震観測

点を併せた全観測点の波形は，それぞれの発振時の約 30

秒前から 120秒間の波形ファイルに編集し，WINフォー

マットで，$P/PROCESSED/SEASHOT/SHOTGATHER

の下に，S01.win〜S09.win の 9 ファイルに保存してい

る．この波形ファイルを用いて，初動の読み取りを行い，

後述のように地下構造の推定を行った．

作業の安全確保のため海中発破は日中に行う必要があ

る．また，発破の際には海況や周辺の船舶の状況も配慮

する必要があるため，計画通り実施できないこともある．

そのような状況を考慮して，海中発破の実施予定時刻に

余裕を持たせて計画を立てた．今回の実験では，10 月

30日の午後から伊豆大島の西方の発破予定点から始め

ることにし，残りを 10 月 31日と 11 月 1日の日中に行

うこととした．このような海中発破の合間に，10 月 30

日の日没後から 10 月 31日の未明まで，伊豆大島の周辺

で観測船を待機させることとなる．この時間を利用して

観測船を伊豆大島の沿岸を反時計回りに周回させ，その

間 1分ごとにエアガンを発振させ，伊豆大島島内に設置

した地震計で震動を記録することを試みた．これはエア

ガン発振で島内に設置した地震計でどの程度の振動が記

録できるかを試したもので，ここでは解析していない

が，その波形記録は $P/PROCESSED/AG-OSHIMA/

SHOTGATHER.tgz にあり，展開するとWINフォーマッ

トでAG001.win〜AG540.win というファイルに，エアガ

ン発振の約 10秒前から 40秒間の波形を保存している．

それぞれのエアガンの発振点は，発振時の観測船の位置

情報を用いて，Table 5 の形式で $P/PROCESSED/AG-

OSHIMA/LOC/agloc.dat に保存した．この中で，shot-

gatherファイル名の記載がないものは，エアガンの発振

森田裕一・2009 年伊豆大島構造探査実験グループ

─ 18 ─

Table 4. Shot times, locations of 2009 Izu-Oshima exploration.



に失敗したことを示している．

3． 海中発破実験の解析手法及び結果

速度構造の推定は，上述の WINフォーマットに変換

した波形から人工震源の初動到達時を読み取り，浅部か

ら深部へと順を追って実施した．伊豆大島の島内では，

長谷川・他（1987）が人工地震による探査で表層（第 1

層）の P 波速度 1.7〜2.0 km/s，第 2 層は 2.5 km〜3.6

km/s，第 3層は 4.0〜4.8km/s と推定している．海域に

おいてもこの P波速度を持つ層が続いて存在している

と仮定し，それぞれの層の深さの分布を求める方針で解

析を行った．具体的には，以下のように進めた．

海底地震観測点を伊豆大島西方沖の西測線と東方沖の

東測線に分け，エアガン発振の初動読み取り値から，伊

豆大島内における第 3層までの速度境界の深さ分布を初

期値として，2次元波線追跡法（Zelt and Smith, 1992）を

用いて東西別々に速度境界面の深さ分布を推定した．こ
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Fig. 4. Results of 2D ray tracing analysis for eastern side of Izu-Oshima island. (a) Ray paths and travel times for OB22

station. (b) Same as (a) but for OB37 station. (c) Estimated velocity structure of eastern side of Izu-Oshima island.

Colored area shows rough region where the seismic rays pass.

Table 5. Example of air-gun shots information.



の際，第 4層の上端の深度も求めることとし，第 4層上

面からの反射波の走時も考慮した．海底深度は観測船の

音波測深の値を用い，初動到達時の観測値と理論値が一

致するように各地点での境界面の深さを推定した．この

解析で得られた東測線の浅部構造の解析例をFig. 4に示

した．東端のフィリピン海プレートが関東平野に沈み込

む領域は，Sato et al.（2005）を参考に，西側から東側に

約 15度で沈み込む構造として，これを先験的に与えた．

最終的に得られた東測線の速度構造をFig. 4（c）に示し

た．Fig. 4（a）と（b）は，それぞれ伊豆大島の東方沖約

2 km の地点の海底地震計（OB22）と東測線の東端から

2 つ目の海底地震計（OB37）での初動読み取り値（赤四

角）と浅部構造モデルから推定された理論走時（黒点）

を重ねたものである．ここで示すように理論走時と観測

走時はほぼ一致している．また，実際の波形と理論走時

の比較，後続相の検出の参考とするために，観測波形の

ペーストアップにここで推定された構造から計算される

理論走時を重ねた図をFig. 5（a）及び（b）に示した．こ

れらの図から，東測線ではフィリピン海プレートの沈み

込みを反映した走時となっていることがわかる．なお，

今回の測線の範囲では，フィリピン海の沈み込み部を通

過する波線が少なく，フィリピン海プレートの沈み込み

角度までは正確に推定できない．また，この領域で東側

から西側に沈み込む太平洋プレートは，東測線の東端で

深さ約 80 kmと推定されており（Nakajima et al., 2009），

今回の解析の範囲外である．

同様の解析を伊豆大島西方沖の西測線についても行

い，伊豆大島西方沖と東方沖の浅部構造を別々に推定し

た．ここで解析した結果を詳細に示すために，すべての

海底地震計について Fig. 4で示した初動読み取り値と理

論走時の比較を $P/RESULTS/rayinv/OBS/OB02~OB38.

pdf に，Fig. 5 で示した推定された構造から計算される

理論走時と海底地震計の観測波形を重ねた図を $P/

RESULTS/pasteup/OBS/OB02~OB38.pdf に保存した．

最終的に，伊豆大島島内の観測点と海底地震観測点を

併せて解析することにより長い探査測線として扱い，よ
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Fig. 5. Observed seismograms and theoretical travel times for stations (a) OB22 and (b) OB37. Theoretical travel times

are calculated from the structure shown in Fig. 4 (c).



り深部までの速度構造を推定した．つまり，これまで求

めた浅部構造と先行研究の伊豆大島島内の浅部構造を接

続し，S1から S9までの 9 つの海中発破を用いて解析し

た．具体的には，これまで推定した第 4層上端の深さの

情報に加えて，第 4層下端の深さと，第 4層の上端と下

端の P波速度，第 5層上端の深さと P波速度を，前述と

同様に 2次元波線追跡法で推定した．最終的に推定され

た測線全体の速度構造をFig. 6 に示す．この図の測線に

沿った距離は，主たる観測点の分布方向に一致するよう

に取り，西南西端を北緯 34.655度，東経 139.009度，東

北東端を北緯 34.817度，東経 139.755度とし，各観測点，

発破点はすべて西南西端からの距離としている．

このようにして推定された速度構造の妥当性を検証す

るため，最も西南西側の発破 S1 及び最も東北東側の S9

についての初動読み取り値と理論走時の比較をFig. 7 に

示し，それぞれの観測波形と理論走時測線の重ね合わせ

を Fig. 8に示した．他の海中発破の解析結果について

も，Fig. 7 及び Fig. 8 に相当する図をそれぞれ＄P/

RESULTS/rayinv/SHOT/S1~S9.pdf と＄P/RESULTS/

pasteup/SHOT/S1~S9.pdf に保存した．また，陸上観測

点のみの波形と理論走時の比較を＄P/RESULTS/

pasteup/SHOT-land/S1~S9.pdf に保存した．

このようにして推定した伊豆大島及びその周辺の速度

構造の特徴を列挙すると以下のようになる．

1）伊豆大島島内における深さ 4kmの以浅の構造につ

いては，南北方向の測線を設定した 1999 年の構造探査
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Fig. 7. Results of 2D ray tracing analysis for the 2009 Izu-Oshima explosion experiment. (a) Ray paths and travel times

for the west-end sea-shot S1. (b) Same as (a) but for east-end sea-shot S9.

Fig. 6. Estimated velocity structure of Izu-Oshima island and its surrounding region using 2D raytracing. Structure

outside of the dotted line could not be estimated because seismic rays did not pass in the experiment.



の結果（伊東，2004）とほぼ一致している．両者とも，

火山の基盤を形成している P波速度 5.5 km/s〜6 km/s

中部地殻の深度は，伊豆大島の島内では盛り上がってい

るという共通の特徴を持っている．

2）1999 年の探査で，海底地震計の記録の後続波の記

録に見られる後続波を PxS反射波と解釈して深さ 6〜8

km に速度不連続が存在する可能性に言及していたが，

2009 年の探査により，それが中部地殻下層上面からの反

射波であることが確認できた．また，中部地殻下層であ

る 6.8km/s層は屈折波として明瞭に観測され，伊豆大

島島内での上面の深さが約 7 kmと推定できた．

3）火山の基盤と考えられる P 波速度 5.5 km/s〜6

km/s の中部地殻上層の深度は，伊豆大島と伊豆半島の

中間で深さ約 4.5 kmであるが，伊豆大島に向かって徐々

に浅くなり伊豆大島島内では深さが約 2 km となる．伊

豆大島の東側では急激に深くなり，フィリピン海プレー

トの沈み込む領域では約 5 km となる．P 波速度 6.8

km/s の中部地殻下層上面も同様に伊豆大島直下で盛り

上がる構造であり，伊豆大島と伊豆半島の中間では深さ

が約 10 kmと推定される．これは，Kodaira et al.（2007）

の指摘している伊豆大島西方沖で見られた明瞭な反射面

の深さとほぼ一致する．

4）伊豆大島東方沖のOBS観測点の初動走時を説明す

るには，海底深度が最も大きい伊豆大島東方約 15 kmで

フィリピンプレートの沈み込む構造がなければならな

い．この構造が今回の東測線の走時に大きな影響を与え

ているが，今回の探査では沈み込むプレートのごく浅部

領域しか推定できていない．

陸上では観測点が稠密であったため，より深部からの

反射波やMikada et al.（1997）の提唱する散乱源が見ら

れる可能性がある．そこで海中発破の観測波形に対して

スラント・スタック処理を行い，後続波の存在を確認し

た．ここでは，見かけ速度の速い初動直後の後続波に注

目して解析したが，最も西側の海中発破 S1からの波形

には，初動から約 1.2秒後に見かけ速度のきわめて早い

後続波の存在が明瞭に確認できた（Fig. 9（a））．しかし，

その隣の海中発破 S2からの波形では，それほど明瞭に

は見られなくなり（Fig. 9（b）），その他の発破ではこの

後続相を追うことが難しかった．そのため，現時点では

これ以上の解析を断念した．見かけ速度が速いことか

ら，より深部の境界面，散乱体からの広角反射波である

可能性が高いが，これについては今後の観測で明らかに

されることを期待したい．
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Fig. 8. Observed seismograms and theoretical travel times for west-end shot S1 (left) and east-end shot S9 (right).

Theoretical travel times are calculated from the structure shown in Fig. 6.



4． 伊豆大島の地震活動と地下構造の関係

ここで推定された速度構造が，伊豆大島の火山活動に

どのように関連しているかを検証することは，今回の構

造探査実験における大きな目的である．ここではこれま

で知られている伊豆大島の火山活動と，今回の構造探査

で明らかになった速度構造の関係について考察する．

1986 年 10 月に始まった前回の噴火活動は，1990 年 10

月の水蒸気噴火を最後に一応終息した．また，地殻変動

観測から見ると，それまで山体収縮であったものが，遅

くても 1990 年代初頭には山体膨張に転じた（気象庁編，

2013）．このようなことから，現在の伊豆大島は次の噴

火への準備段階にあると考えられる．文科省科学技術・

学術審議会測地学分科会が建議した火山噴火予知計画の

中では，火山噴火発生予測の鍵となる噴火準備過程の解

明研究を行う研究の重要性が指摘され，これまで伊豆大

島では噴火準備過程の研究を継続してきた．東京大学地

震研究所では，1986 年噴火前後に整備した各種観測網が

老朽化したため，2003 年ごろから島内の地震及び地殻変

動等の観測網を再整備した．これにより地震観測ではダ

イナミックレンジが拡大し，小さな地震から大きな地震

まで振り切れることなく記録できるようになった．ま

た，地殻変動観測ではキャンペーン観測から GPS連続

観測に変更し，時間分解能が格段に上がった．このよう

な観測網の高度化により，これまでわからなかった地震

活動と地殻変動の詳細な特徴が以下のように明らかに

なった．

伊豆大島島内及び周辺域の浅部に発生する地震活動に

ついては，時として伊豆大島で有感地震となるマグニ

チュード 3以上の地震を含むバースト的な活動をする群

発地震活動（Fig. 10 の震源分布図の青丸で示した地震）

と，カルデラ内浅部で活動度は高くないが継続的に発生

するマグニチュードが小さい地震（同図の赤丸で示した
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Fig. 9. Slant stack amplitudes calculated using land-seismometers on Izu-Oshima island for (a) S1 shot and (b) S2 shot.

Colors show relative amplitudes. Red regions show arrivals of direct P waves. Distinct later phase with low slowness

appears from both shots (white arrow). This phase cannot be found from other shots.



地震）の 2つの活動様式の異なる地震活動があることが

わかってきた．Fig. 10 で示した震源分布は，2004年 1

月 1日から 2012 年 3 月 31日に発生した地震を，地震研

究所のルーチン処理で推定した震源を初期値として，再

度，初動検測のチェックを行い，走時差を用いた DD法

（Waldhauser and Ellsworth, 2000）を用いて再決定した

ものである．さらに，地殻変動観測からは，長期的には

山体膨張を続けながらも，その長期変動とは別にキャン

ペーン観測では見えなかった 1〜3 年周期で間欠的に山

体の収縮と膨張を繰り返している現象が見つかった．こ
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Fig. 10. Relocated hypocenter distribution at Izu-Oshima volcano during the period from January 1,

2004 to March 31, 2012. Volcanic earthquakes are categorized into two groups (blue and red circles),

and they are located separately. See text for details.

Fig. 11. Estimated velocity structure and cross-section map of hypocenters (red and blue circles) and inflation and

deflation sources (stars) inferred from geodetic data. Earthquakes categorized into two groups are located in the

different layers. This may lead to differences in seismicity patterns. See text for details.



の間欠的な膨張と収縮の圧力源は，等方圧力源で良く説

明でき，その圧力源の位置は，伊豆大島カルデラ内北部

の深さ約 5 km の地下であることが明らかになってい

る．また，Fig. 10 の赤丸で示した伊豆大島カルデラ直下

の浅部で発生する地震は，山体膨張と収縮に同期して地

震活動が変化することもわかってきた（東京大学地震研

究所，2011；Morita, 2013）．さらに，このカルデラ浅部

の地震活動は地球潮汐に影響を受ける時期とそうでない

時期があること（森田・鶴岡，2016）や，潮汐応答が地

震活動の b 値の変化とも連動していることも明らかに

なってきている（Morita, 2017）．このように，マグマが

地下に間欠的かつ継続的に蓄積し，火山体の周辺で地震

が発生することは，活動的な火山においては共通に見ら

れる現象であるが，伊豆大島では活動様式の異なる 2種

類の地震群が存在することや，地下のマグマ蓄積による

と考えられる山体膨張の圧力源の位置が推定されてお

り，それと今回推定された地震波速度構造の関係は大変

興味が持たれるところである．

2種類の活動様式の異なる地震群の震源分布と膨張源

と収縮源の位置を，今回推定した速度構造に重ねて Fig.

11 に示した．ここで示した震源分布は，Fig. 10 の震源

のうち，前節で示した全体の探査測線の西南西端点と東

北東端を結ぶ線の測線の幅 3 km以内の範囲に入る地震

のみを示している．Fig. 11から明らかなように，2つの

活動様式の異なる地震群は異なる速度構造の層に分布し

ている．沿岸部に発生してバースト的な活動をする地震

群は P波速度 5.5〜6.0 km/s の中部地殻上層の内部で発

生しているのに対して，カルデラ内部の地下浅部で発生

して活動に消長があるものの比較的定常的に活動してい

る地震群は P波速度 4.0〜4.8km/s の上部地殻で発生し

ている．また，膨張源，収縮源は伊豆大島カルデラ内北

部の直下の深さ約 5 km にあり，P波速度 5.5〜6.0 km/s

の層にある．この図から，深部から供給されたマグマは，

浮力で上昇し，現在は中部地殻上層内で密度平衡となり

蓄積していると考えられる．このような火山体内部の状

況を反映して，2 つの異なる活動様式を持つ地震群が存

在する理由としては，以下のことが考えられる．

カルデラ内の地下浅部は，これまでの噴火活動の際の

噴出物が堆積し，その際に多数の弱面も生じたものと考

えられ，媒質の強度が弱くて蓄積できる応力が小さく，

マグマ蓄積による応力変化に敏感に反応して，既存弱面

の滑りで地震（赤丸の地震）が発生すると考えられる．

また，その際にマグマ溜まりから揮発性成分が既存の亀

裂を通じて上昇し，その効果によって断層面の一層の弱

化が起こり，一層地震を引き起こすことも考えられる．

このような地震では地震相互に影響をおよぼすことが少

なく，比較的定常的な活動となり，マグマ溜まりの作る

応力変化やそこから上昇してくる揮発性成分の量との相

関が高くなっていると考えられる．一方，沿岸部のやや

深い場所で発生する地震は，マグマ蓄積と伊豆大島を取

り巻く周辺の応力場により発生するが，より硬い媒質内

で発生するため，地震発生前に少なからず応力の蓄積が

あり，群発地震活動の最初に発生した地震により震源域

周辺で応力変化が起こり，その発生系列が本震-余震型

となると考えられる．このように 2つの異なる活動様式

を持つ地震群が隣接して存在する原因は，それぞれの震

源域の構造やその物性の違いであることを，この構造探

査の結果は強く支持するものである．

火山における構造探査の最大の目標は，マグマ溜まり

のイメージングとその時間変化を捉え，火山噴火予測の

発展に寄与することであるが，本論で報告した構造探査

では，地震波の波長や人工震源のエネルギーから，マグ

マ溜まりのイメージは得られていない．しかしながら，

伊豆大島の構造と，活動様式の異なる地震活動の震源の

分布やマグマ蓄積深度との関係などで大変興味深い特徴

が見出された．このような知見は，今後伊豆大島火山が

活発化した際に，上記の 2つの異なるタイプの地震活動

の時間変化や，同時に進行する地殻変動から，火山体内

部のマグマ溜まりやマグマ溜まりから発生する揮発性成

分の状態を把握し，噴火切迫性の判定に活かす意味で意

義が大きいと思われる．つまり，火山体の構造の推定は，

マグマ溜まりのイメージを捉えることも重要であるが，

それが実現できない場合においても，火山活動と地殻変

動や火山性地震を理解する上で，大変重要な情報を提供

すると考えられる．

5． ま と め

本論では，2009 年実施した伊豆大島構造探査実験の詳

細とそこで得られたデータ，解析の結果をまとめた．活

動的な火山である伊豆大島とその周辺の領域の深さ約

10 km，中部地殻下層までの P波速度構造を明らかにし

た．これにより，伊豆大島においても，他の火山で見ら

れる火山体の直下の基盤の盛り上がりが明瞭に見られる

ことが明らかになった．さらに，伊豆大島で発生する 2

つの活動様式の異なる火山性地震群が，それぞれの震源

域の媒質の違いを反映している可能性を示した．

解析結果に関しては，まだ改善する余地があり．速度

境界面の深さ分布だけでなく，各層の中の速度分布を推

定することによって，研究成果として価値が高くなるこ

とも認識している．そのためには，1999 年に実施した構

造探査や，今後追加で行われるかもしれない構造探査実
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験のデータを加えることが必要であると考える．先に述

べたように，火山島の構造探査は，海域の観測と陸域の

観測を同時に実施する必要がある．このような構造探査

実験を実施するには，研究経費，労力は莫大なものとな

る．したがって，その時点での解析結果を公表するだけ

でなく，それに用いたデータをできるだけ整理して残す

ことも極めて重要である．本報告ではその点も考慮し，

発破位置の推定方法等の各段階の処理方法について詳し

く記載し，海底地震計及び陸上の地震計で取得された生

波形，時刻校正に用いた情報，観測船の航路情報等，こ

こで述べた解析を再現できるすべてのデータを整理して

アーカイブした．また，推定された速度構造に基づく理

論走時と観測波形も併せて保存した．読者の中で興味を

持たれた方はそれをダウンロードして評価いただき，改

良すべき点があれば再解析して頂けるように工夫した積

りである．

著者の非力さ故に，データを取得したものの解析が完

結していないものもある．一方で，このデータを取得す

るには実験に参加した研究者だけでなく，漁協関係者な

どの多くの方々の協力を得た．また，得られたデータの

品質は高いと思われる．将来，この実験を更に補完する

実験を行い，併せて新たな結果を得る一助とするため，

本誌をお借りして記載し，データアーカイブも残すこと

とした．
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