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   A temporary seismic observation with a small array was carried out in the Izu-Oshima volcano to 

detect the heterogeneities causing seismic wave scattering. During the observation, we recorded 

seismic waves generated by two dynamite sources and by natural intermediate-depth earthquake (M 
=4 .4, depth=71km, epicentral distance=137km). The semblance technique has been used to 

determine the propagation directions and the apparent propagation speeds of the spatially coherent 

components in the coda waves. The analysis reveals that neither of the coda waves from two 

dynamite sources contain any coherent component across the array. This result for the dynamite 

sources indicates that the scatterers are uniformly distributed in the shallow part of Oshima volcano. 

The coda waves of the natural earthquake, on the other hand, contain a number of coherent 

components especially in P-wave coda, while a small number of those are in S-wave coda. These 

coherent components are continuously found in P-wave coda having an about 14-second duration. 

The remarkable feature of the coherent components is that those have almost the same apparent 

propagation speeds and directions. The coherent phases in P-wave coda are interpreted as channel 
waves propagating in the low velocity layer at the upper part of the subducting Philippine Sea plate. 

Key words: Seismic coda waves, Artificial earthquake, Intermediate-depth earthquake, Channel 

           wave, Subducting oceanic crust.

§1. は じ め に

地震動の直達Pお よびS波 に後続 するP波 コーダ,S

波 コー ダは地下の不均質部分か らの散乱波であると考え

られている.AKI (1969)がS波 コーダが ランダムに分

布す る散乱源か らの後方散乱波 によって構成 されてい る

とい うモデルを提唱 して以来,S波 コーダを用 いて地下

の不均質性を統計的 に取 り扱 う手法が発展 して きた[例
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Fig. 1. (a) Izu-Oshima map showing the blasting points (Shot-1, 2) and the array observation area (open 

   square). The arrow indicates the direction of the epicenter of the intermediate-depth earthquake 

   detected with the array. (b) Configuration of the array: stations 4, 9 and 14 with three-component 

   recording, the others with vertical component only. The contours show the topography in this area.

えば,佐 藤(1984)].他 方,こ の統計的取 り扱いと異 な

り,コ ー ダ波中の各時間 での エネルギーの到来方向 を知

ることによ り,地 下の散乱源の位置を決定論的に決 める

試みがな されるようにな って きた.例 えばKORN (1988)

やNIKOLAEV and TROITSKIY (1987)は,そ れぞれオー

ス トラ リアのWarramungaア レイ と ノル ウ ェー の

NORSARア レイを用いて遠地 の自然地震のP波 コーダ

をセンブランス法 によ り解析 し,い くつかの コヒー レン

トな波を見いだ し,散 乱源の位置 を特定 している.DOLL

and CLAY (1988)は バイ ブロサイス震源 を用いて地震計

間 隔500m程 度 の ア レイ観 測を2ケ 所 で行 い,split

array cross carrelatorと 呼ばれ る方法でP波 の散乱源

の位置を決定 した.こ の方法 は2つ のア レイを用いてそ

れぞれで推定 した散乱源の位置で調和的 なものだけを選

ぶ方法であ り,散 乱源の位置決定の精度 が上が る利点 が

ある.ま たSPUDICH and BOSTWICK (1987)は,群 発地震

で震源位置が互 いに近 い地震群 をア レイ震源 と見なす こ

とにより,1点 だけの観測点 データに周波数(f)-波数(k)

スペク トル法を適用 し,S波 コーダについて コヒーレン

トな成分の到来方向 と見かけ速度の決定 を行 ってい る.

彼 らはS波 コー ダの比較 的初期部分 では地表付近 の散

乱源 による多重散乱効果が卓越 してい ることを見いだ し

た.こ れ らの研究 の成功例は,強 い散乱 源の存在が予 測

され る場所においてアレイ観測 を行えば,散 乱源の位置

を特定で きる可能性を示唆す る.

一方,次 に示す ように,日 本 では各地 の微小地震観測

網 を含めた微小地震観測によ り,地 下での各種の変換波

をと らえその変換源 の位置 や物性の推定を行 っている.

HORIUCHI et al. (1988),溝 上(1980)やMIZOUE et al.

(1982)は 北関東,日 光 ・足尾地域においてS波 の反射

波であ るSxPとSxS波 を用 いて その反射源 の位置を決

定 す ると共 に,反 射源 が溶融体物 質 であ ることを示 し

た.ま たMATSUZAWA et al. (1986, 1987)は 太平洋プ

レー ト上面 でのPS変 換波 を用 いプ レー ト上面の位置推

定 と上面付近の微細 な速度構造の決定を行 っている.こ

れ らの研究 は,日 本 のい くつかの場所では非常 に卓越 し

た変換波 や反射波が観測 できることを示す ものである.

そ して,ア レイ観測によ りこのような反射波 や変換波の

到来方 向と見か け速度 を決定 し,反 射 源や変換源の位置

を推定 できると考え られる.

本研 究 で は,井 田 ・他(1988)に よ り伊 豆大 島火 山

1986年 噴火 の際 にマグマだま りの存在が指摘 されてい

る伊豆大 島で,島 内の2ケ 所で発破が行 われるのを機会

に小スパ ンの地震計 ア レイ観測を行 った.そ して観測期

間中 に2個 の爆破地震 と1つ のやや深発地震を観測 し,

それぞれの地震動 のコーダ波の到来方 向をセ ンプラ ンス

法を用いて決定 し,そ の考察を行 った.特 にやや深発地

震の解析か ら,沈 み込む フィ リピン海 プ レー トの上面付

近の速度構造 を反 映 したと考 え られ る特異 なP波 コー

ダが とらえられた.

§2. 観測およびデータ

爆破 は,1989年3月27日(AM 2:02, AM 2:32)に

Fig. 1(a)に 示す大 島島内の2ケ 所で地質調査所によ り
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Fig. 2. Map showing the epicenter (solid circle) 

   of the natural earthquake.

実施 され た.薬 量はShot-1で502.5kg, Shot-2で

202.5kgで,そ れぞれ深 さ約75mと65mの ボー リン

グ孔底で爆破 され た.観 測場所の選定にあた っては,マ

グマだまりか らの散乱波の到来方向 と爆破点付近か らの

波動 の到来方向 の差が大 きいほうが,マ グマだま りか ら

の散乱波 を識別 しや すい と考 え た.こ こで は井 田 ・他

(1988)が 三原 山 山頂 の北 西5km付 近 にマ グマだ まり

の位置 を推定 して いるの を参考 に,Fig. 1(a)の 四角(大

島町差木地)で 示 され る場所で観測 した.ア レイ配置 に

つ いて は,長 谷 川 ・他(1987)に よるこの地域 での過去

の実験結果(爆 破地震動 の卓越周波数,約10Hz;見 か

け伝播速度,約4km/s)か ら,ア レイ解析の際 に空間的

エイ リア シングが起 こらない観測点 間隔 として50m程

度が適当で あると判断 した.実 際に は観測点 の地理的条

件や観測機材の制約か ら,17観 測点を各点50m間 隔で

L字 型にFig. 1(b)の よ うに配置 し行 った.観 測点1～9

の方向 はほぼ水平地形であ り,観 測点9～17の 方向で は

南方向に6°～10°傾斜 してい る.地 震計 はマークプロダ

クツ社製L-22型(固 有周期2秒)を 用 い,4, 9, 14 (Fig.

1(b))の3観 測点で は3成 分,他 は1成 分(上 下動)観 測

と した.

現地で は,爆 破によ る観測点 での地動振幅 を予測 し,

信号 はプ リアンプ32倍 を通 し,ソ ニー製 データ レコー

ダーUFR-31400AL (14ch,ダ イナ ミック レンジ約40

dB) 2台 に記録 した.ま た,観 測期間中,千 葉県下(Fig.

2の 黒丸)深 さ71kmの 沈み込 むフ ィリピン海プ レー

ト東縁 と太平洋プ レー トが会合 する付近[笠 原(1985)]

でマ グニチ ュー ド4.4,大 島で震度2の 地震が発生 し,

ア レイ観測点 で良 好な記録 を得 ることがで きた.収 録 し

た3つ の地震 のアナログデー タは実験室に持 ち帰 り,分

解能12bit,サ ンプ リング周波数385HzでA/D変 換

し,デ ータ解析を行 った.

Fig. 3～5に 得 られた地震の上下動波形記録 を示す.

Fig. 3は 自然地震の記録であ り,(a) 図 は原記録,(b) 図

は5Hzの ローパス フィル ターを通 し,P波 部分の時間

軸を拡大 したものである.(b)図 に注 目すると,特 に三角

印で示す時間付近 に振幅が大 きくかつ各観測点 で位相が

コヒー レントな波がと らえ られていることがわか る.こ

のよ うな位相 のそろ った波 はP波 コーダ全体 にわた っ

てみることがで きる.S波 コーダについてはP波 コー ダ

ほど顕著 に位相 のそろった波 は識別で きない.一 方,爆

破地震動(Fig. 4, 5)で は初動か ら2～3周 期だ けが位相

がそ ろい,他 は特 に顕著 な相 を見 いだす ことはで きな

い.ま た初動振幅に対す るコー ダ波の振幅はShot-1よ

りもShot-2の ほうが大 きいことが注 目され る.

§3. セ ンブランス法とその分解能

Fig. 3～5の よ うなアレイ観測でえ られた地震動 の中

か らコ ヒーレンスの良 い波 の到来方向を調べ る方法 の1

つ に セ ン ブ ラ ン ス法 が あ り[例 え ば,NEIDEL and

TANER (1971)],こ こで はセ ンブラ ンス値Sを 次式 に

従 って計算する.

(1)

ここに,Mは 観測点数 ,fi,j(i)はi番目の観測点 における

時刻j(i)サ ンプル目の振幅値であ る.今 回のよ うにア レ

イの大 きさが震源距離に比べて十分に小 さい場合,ア レ

イへの入射波 を平面波と仮定で きる.こ の場 合,ア レイ

観測点中の任意の1点(今 回 の計算ではFig. 1(b)の 観

測点9)を 座標原点 と し,K(i)は,時 刻t=τ+p・Xiに 対

応す る時間サ ンプルで与 えられ る.こ こで,τ は座標原

点での時刻,pは アレイでの見かけスローネス(2次 元

ベク トル),Xiはi番 目の観測点の位置座標である.し

たが って,セ ンブランス値Sを τとpの 関数 と して計算

す ることによって,コ ヒー レンスの良 い(Sの 値の大 き

い)相 の到来方向,見 かけ伝播速度,到 来時間 がわか る.

wは セ ンブ ランスを計算す る際の時間 ウイン ドウ幅で,

これ を長 くす ることによ ってSの 値 のば らつ きを押 さ

え ることがで きるが,時 間分解能 は下が る.セ ンブラン

スの値 は地 震動振幅の大小 に関係 な く最大値 は1と な

り,最 小値 はMが 十分大 きい場合に1/Mと なる.

セ ンブラ ンス法では,あ る程度以上多数 の散乱波が短

時間に重 なり合 うと,そ れぞれが ノイズとなって,そ れ
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Fig. 3. Observed seismograms of the natural earthquake.

Fig. 4. Observed seismograms of the Shot-1.
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Fig. 5. Observed seismograms of the Shot-2.

Fig. 6. A test for the resolution of the semblance technique in the case of 10 scattered wavelets.

それの波の到来方向を見 いだす ことが難 しくなると考え

られる.そ こで,散 乱波が単位時間に現れ る頻度 に対 し

て,散 乱波 の到来方向が推定で きる確率を見積 るための

数値実験 を行 った.こ こで は簡単のため,散 乱源か ら発

生 する散乱 波 を周期約0.05秒 の1周 期 のサ イン波の波

束で代表 させる.Fig. 6は,サ イン波が3秒 間 に10個,

ラ ンダムな時間 に ランダムな見かけス ローネスで今回の

配置 と同様 のア レイ観測点に到来 した ときの シミュ レー

ションで ある.Fig. 6(a)は シ ミュレー シヨンで得 られた

波形,(b)図 はモデルで与えた波束の,観 測点1～9の 並

ぶ方向(x'方 向)で の見か けス ローネスpxと 観測点9

への到来時間 τ, (c)図 は(1)式 より求めたセ ンブランス

値 を τ-px'平面上に コンター(コ ンター間隔0.3)で 示 し

た ものであ る.な お,観 測点9～17の 方向(y'方 向)に

ついて も同様であるが ここでは省略 してある.Fig. 7は

3秒 間に900個 の場合 である.Fig. 6, 7よ り,10個 の場

合 は100%散 乱波の到来方向 を見いだせ るのに対 して,

900個 の場合 は推定で きる到来方向が非常 に少な くなる

ことがわかる.い くつかの散乱波の出現密度に対 して同

様の数値実験 を行 った結果 をFig. 8に まとめた.図 では

横軸 にサ イ ン波 の1周 期 あた りに到来す る散乱波 の出

現数の平均Dを とり,縦 軸 に到来方向 を推定で きた確率
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Fig. 7. The resolution test in the case of 900 scattered wavelets. See Fig. 6 caption for more details.

Fig. 8. A result of the test for the resolution of 

   the semblance technique. The abscissa D 

   stands for the mean number of scattered 

   wavelets generated in a period of the sine 

   wave. Open and closed circles show the 

   probabilities with which the values es-
   timated from the semblance technique are 

   correct and incorrect, respectively. The 

   probability is defined as the number of cor-
   rectly or incorrectly estimated scattered

wavelets (S≧0.3) divided by the total

number of the scattered waves in the model. 

It is shown that less than 30% of the scat-

tered wavelets are recognized for D more 

than 2.

(白丸)と 間違 った到来方 向を推定 した確率(黒 丸)を 示

す.Dが2以 上 な らば30%程 度 しか推定 できないこと

がわか る.す なわちこの方法 では散乱波 の発生率を表す

パ ラメターDの 値が1程 度 以上な らば散乱波発生源 の

位置推定が非常 に難 しい といえ る.

§4. 解 析 結 果

自然 地震 のP波 コー ダ部分 につ いて,観 測点9で の発

震時か らの経過時間を τと して,セ ンブランス値を コン

タープ ロッ トしたものをFig. 9, 10に 示 す.セ ンブラン

スを計算す ると きの ウイ ン ドウ幅wは い くつか の値 で

試 した結果,波 動の卓越周期 の1/4相 当 よりも長い場合

にはば らつ きが適 当に小 さ く押 さえ られ ることがわか っ

た.し たが って ここでは結果のば らつ きが押 さえ られか

つ分解能 もあが るよ うに,wが 卓越 周期 の約1/4(約

0.05秒)に なるよ う選 んだ.Fig. 9の 左図 は,Fig. 6, 7

の(c)図 と同様 に観測点1～9の データについて τ-px'平

面上に,右 図 は観測点9～17に つ いて τ-py'平面上にセ

ンブ ランス値 を コンターでプ ロ ッ トした もので ある.

Fig. 9に よれば,τ=19s付 近 に初動が現れ31sま でほ

とんど同 じ方向か らコヒー レンスの良 い(セ ンブランス

値0.6以 上)波 動が到来 して いることがわかる.Fig. 10

は各時間 での センブランスの値 を,東 西方向のス ローネ

スをpx,南 北方向をpyと して,px-py平 面上に コンター

でプ ロットした ものである.す なわ ち,Fig. 10はa～e

で示す各時間での波 の到来方向 と見かけ速度 を示 してい

る.時 間aが 初動付近に対応 し,見 かけ速度約5km/s

でほぼ震央方向か ら到来 している ことがわか る.ま た時

間bにP波 コーダの中 でエネルギ ーの もっと も大 きい

相が見 られるが,こ れは初動 とほとん ど同 じ到来方向と

見 かけ速度 を持 って いる.そ れ以後 もc～eに 示 される

よ うにP波 コーダ全体にわた って初動 と同 じ到来方向,

見かけ速度(5～7.5km/s)を 持 つ波動 が続 いて いる.す

なわち,こ の地震のP波 コーダは,そ のエネルギーの ほ

とんどが初動 とほぼ同 じ方向か ら到来す る波動 によって

構成 されて いるという特徴を持 っている.

Fig. 11の 自然地 震のS波 コー ダにつ いて の結果 で

は,直 達S波 か ら約3秒 間,震 央方向か らの コヒー レン

スの良 い波が到来 し,そ の後S波 コーダはP波 コー ダ
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Fig. 9. The contour map of the semblance values as a function of the slowness p and the lapse time  τ for

the P-wave coda of the intermediate-depth earthquake. The left figure is the result for the slowness 

 px' in the direction of the linear array of the station 1 to 9 in Fig. 1(b), and the right one is for the 
slowness py' in the direction from the station 9 to 17. The window length in the equation (1) is about

0.05 seconds. The regions where  S≧0.3 are contoured,  and the small dark regions pointed by the

arrows are ones where S≧0.6.  It is noted that a number of coherent components continuously appear

in the duration of the P-wave coda with almost the same slownesses.

Fig. 10. The contour map of the semblance values as a function of px and py at lapse times  (a～e) in

seismograms shown on the upper right.
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Fig. 11. The result of the semblance as a function of the slowness px' or py' and the lapse time  τ for the

S-wave coda of the intermediate-depth earthquake.  The regions where S≧0.3 are contoured. See Fig.

9 caption for more details.

Fig. 12. The result of the semblance as a function of the slowness px' or py' and the lapse time  τ for the

 Shot-1.  See Fig. 9 caption for more details.

に比較 して,到 来方 向が一定 してお らず,セ ンブランス

の値 も小 さい.こ のよ うに今回解析 した自然地震におい

ては,P波 コーダでは コヒー レン トな成分が卓越 してい

るの に対 して,S波 コー ダは イ ンコ ヒー レン トな成 分 が

卓 越 す る こと が注 目 され る.

Shot-1, 2 (Fig. 12～15)で は,そ れ ぞ れ,τ=2.8s
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Fig. 13. The result of the semblance as a function of px and py at lapse times  (a～e) for the Shot-1.  See Fig.

10 caption for more details.

Fig. 14. The result of the semblance as a function of the slowness px' or py' and the lapse time
 τ for the

Shot-2.  See Fig. 9 caption for more details.

(Shot-1)と τ=1.7s (Shot-2)付 近 に爆破点の方向か ら到

来す る見か け速度約3.5km/sの 初動が現 れる.こ れは

長谷川 ・他(1987)が 求めた地表か ら深 さ500m程 度 に

存在す るP波 速度3.6km/sの 地層を通 った波であ ると

推定 で きる.そ の後 は特 にコヒー レンスの良 い波の到来

は見 られず,ま たセ ンブランスが0.2以 上の到来方向は

様々であることがわかる.も しShot-1とShot-2で 同一

位置か ら散乱波が発生 するな らばそれぞれのセ ンブラン
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Fig. 15. The result of the semblance as a function of px and py at lapse times  (a～e) for the Shot-2. See Fig.

10 caption for more details.

スで同一方 向に大 きい値 が見 られ るはずであるが,今 回

の解析では共通す る方 向に特 に大 きいセ ンブランス値 は

見 いだせなか った.こ の ことは,三 原 山下部か らの散乱

波 は同定 できなか った ことを意味する.

§5. やや深発地震 に見 られる特異な コーダ波の解釈

千 葉県直下深 さ71kmの 地震 の コー ダ波 は,こ れが

ほ とん ど同 じ方向か ら長 時間にわ た って到来す る波 に

よ って構成 されているという性質 をもつ ことか ら,地 震

波 を効率良 く伝 えるチ ャンネルを伝わ って きたチャンネ

ル波であ ると解釈す ることができる.一 方,HORI et al.

(1985)は フ ィ リピン海 プ レー ト,MATSUZAWA et al.

(1986, 1987)太 平洋 プ レー トで,そ れぞれ陸上の微小地

震観測網 のデー タか ら深 さ約50km付 近 の沈 み込 むス

ラブの上部 に海洋地殻 に対応す ると考 え られ る低速度層

の存在を指摘 している.ま たIWASAKI et al. (1989)は,

ク リル海溝 周辺 で海底 地震計 を用 いた屈折法探 査に よ

り,海 洋地殻第2層,第3層 の沈 み込みを陸棚下 に深 さ

約25kmま で追跡 し,こ れ らが大 陸地殻 下に低速度 層

を形成 していると している.こ のような低速度層 は深発

地震か ら発生 する地震波に対 して効率のよいチ ャンネル

となることが考 え られ る.し たが って,こ こで は大島北

東の相模 トラフか ら沈み込 むフ ィリピン海 プ レー トの上

部 に低速度層 が存在す ると考え,こ のモデルによって今

回 観 測 され た特 異 な コー ダ波 が説 明 可 能 か ど うか理 論 記

象 を もち いて 検 討 す る.

Fig. 16(a)に,笠 原(1985)が 微 小 地 震 源震 分 布 を も と

に ひ い た フ ィ リピ ン海 プ レー トの 境 界 を参 考 に して 推定

した速 度 構 造 モ デ ル を示 す.震 源 位 置 は 沈 み込 む フ ィ リ

ピ ン海 プ レー ト下 面 付 近 で あ る こ とに 注意 され た い.こ

こで は大 島 の地 殻 構 造 の 不 確 定性 が大 き く厳 密 な議論 を

す る こ と は難 しい.そ の た め,解 析 で は どの 程 度 の低 速

度 の 存 在 で 観 測 さ れ た よ う なP波 コ ー ダ を 説 明 で き る

の か を 見 積 る程 度 しか で き な い と考 え,構 造 モ デ ル は

も っ と も簡 単 な3層 構 造 と した.こ こ でHORI et al.

(1985), IWASAKI et al. (1989)やMATSUZAWA et al.

(1986, 1987)ら の構 造 モ デ ルを 参 考 に 低速 度 層 を は さむ

両 側 の媒 質 のP波 速 度 を それ ぞ れ,7.5km/sと8km/s

に 固定 した.ま た低 速 度 層 の厚 さに つ い て は,HORI et

al. (1985), IWASAKI et al. (1989)やMATSUZAWA et al .

(1986, 1987)ら が 彼 らの モ デ ル に お け る低 速 度 層 の厚 さ

を約5kmと して い る こ とか ら こ こで も5kmと した.

理 論 記 象 の計 算 で は,モ デ ル の低 速 度 層(Fig . 16の 第II

層)に 表1に 示 す3つ の速 度 値 を あ た え,CERVENY and

PSENCIK (1983)の2次 元 波 線 追 跡 法 の プ ロ グ ラ ム

(SEIS83)に よ って 低速 度 層 内 で のPP, PS, SS , SP反 射

を 含 め た6回 反 射 ま で の す べ て の 多 重 反 射 波 を 計 算 し

た(Fig. 16(b)).震 源 はP波 の球 対 称 輻 射 と した.第I層
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Fig. 16. (a) A model of velocity structure and 

   ray diagrams. The cross denotes the hypo-

   center. The velocities of low velocity layer 

   examined are shown in the table on the 

   lower right. Poisson's ratio in each layer is 

   0.25. (b) Synthetic seismograms for the 

   models A, B and C. The seismograms con-

   tain all the reflection phases with the 

   number of reflections less than six times in 

   the low velocity layer.

との速度差0.5km/s(約6%)の 場合(モ デルA)で も

十分 にチ ャンネル波 のエネルギーは保存 され ることがわ

か る.観 測 デー タで特 異 な コー ダ波 の振幅 が初動 付近

(Fig. 10の 時 間a付 近)の 地動振幅の4～5倍 であるこ

とを考え ると,速 度差 の大 きいモデルB, Cの 場合 では

チャンネル波の振幅が大 きす ぎ,Aの モデルの ほうが観

測 データを よりよく説 明で きる.チ ャンネル波の見かけ

速度 につ いて は地殻構造 が明確 でないために議論す るこ

とが難 しいが,こ のモデルではPP反 射以外の多重反射

も考慮す ることによって反射波 の入射角 が適当 にば らつ

き(Fig. 16(a)の 波線 ダイアグ ラム参照),ア レイでの見

か け伝播 速度 もあ る範 囲で ば らつ くことに なる.し た

が って観 測デ ー タで見か け速度 が5～7.5km/sと ば ら

ついた ことは,地 殻構造 を適当 に決め ることによって説

明可能 である.こ れ らのことか ら,や や深発地震の特異

なP波 コー ダは沈 み込む フ ィリピン海プ レー ト上部 に

低速度層が存在 するモデルによ って説明可能 と考え られ

る.

一方
,P波 コー ダの到来方向の同一性 に対 して,S波

コー ダではS波 初動付近の2～3秒 だけが震源方向か ら

到来す る波 で構成 され,そ の後は観測点間での波形の コ

ヒーレンスが悪 くな っている.Fig. 16の ような低速度

層 が存在 す るな らこれはS波 に対 して もチ ャンネル波

を形成す ると考え られ るが,今 回の観測で はこのような

チ ャンネル波 を見 いだす ことはで きなかった.こ の原因

につ いて はまだ確定的な ことはいえないが,伊 豆大 島の

比較的浅部でのS波 の散乱 がP波 に比較 して強いため,

S波 コーダの到来方 向がラ ンダムにな りやす くな ってい

ると考えれ ばP波 コー ダとS波 コーダの違 いを定性的

には説明で きる.

他 に地震波 を効率 よ く伝 え るチ ャ ンネルの存在 と し

て,伊 豆大島のよ うな島の場 合,震 源 と観測点のあいだ

の海水の存在 も考え られる.す なわち海水中での多重反

射波が島内を伝播す る可能性 もある.こ の ことを検証す

るためにFig. 16の3層 構造 モデルに海 を加えた4層 構

造で波線追跡 を試みたが,海 面 と海底で多重反射す る波

線 は見いだせなか った.し か し,こ のことだけか ら海水

中の多重反射波 が存在 しない とは断定 で きない.そ こ

で,海 水を伝 わる多重反射 が存在すると してその見かけ

速度 につ いて考察 した.す なわ ち,海 水 を伝わ る波の伝

播経路 は必ず伊豆大島の海岸線付近を通 ることか ら,今

回の観測点での海水 を伝わ る波 の見かけ伝播速度は今回

の爆破地震の初動 のみか け速度 と同程度になると考え ら

れ る.し か し,や や深発地震の特異な コーダ波の見かけ

速度5～7.5km/sは 爆破地震 の初動 のみか け速度3.5

km/sよ りもかなり大 きい.し たがって この特異 なコー

ダ波が海水 での多重反射波であ るとは考えに くい.

§6. 議論 と今後の課題

伊豆大島三原山下のマ グマだ まりの位置推定 を行 なう

ため人工地震のア レイ観測 を行 ったが,特 にマ グマだ ま

りか らと考え られる強 い散乱波 は観測されず,位 置の推

定はできなか った.こ の原因 としては2つ の ことが考 え

られるであろう.そ れは,(1) 3節 のセ ンブランス法の分

解能 で議論 したよ うに散乱波の発生率を表すパ ラメター

Dの 値 が1程 度 よりも大 きいこと,(2) 観測 ア レイ内で

の非常に局所的な不均質性によ りそれぞれの地震計でイ

ンコヒー レントな成分 が卓越することであ る.し か し今

回のやや深発地震 と爆破地震 とが同程度の周波数成分を

持 って いるに もかかわ らず,や や深発地震のP波 コーダ

では同一方 向か らのみ到来す るコヒー レン トな波が検出
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された ことを考 える と,(2)の 局所的 な不均質性 によ っ

て イ ンコ ヒー レン トな成分 が卓越 した とは考え にくい.

もし仮 に(2)の 原因が優勢 な らば,自 然地震 について も

その コーダ波で インコヒー レントな成分 が卓越す ると考

え られるか らであ る.ま たFig. 4, 5で 指摘 したよ うに

Shot-1と2で コー ダ波の励起強度が違 うことか らもこ

の コーダ波が観測点 直下 の影響による もので はなく,途

中の伝播経路によ るものであるといえる.し たが ってア

レイ観測で コ ヒー レン トな波が とらえ られな い原因と し

ては(1)の 散乱波の発生率 が大 きい,す なわち,散 乱源

が一様 に多数分布 して いることによ るものと考 え られ

る.ま た,伊 豆大島のマ グマだ まりは爆破地震動 で卓越

す るP波 に対 して は顕著 な散乱源 とはな っていな いと

解釈 される.

これまでにHORIUCHI et al. (1988),溝 上(1980)や

MIZOUE and NAKAMURA (1982)が 溶融体の存在 を示 し

た反射波 はS波 か らの ものであ り,P波 か らの反射波 は

見つけに くいとしている.こ のことは溶融体 をP波 を用

いて探査す ることは非常 に困難 であることを示す.し た

が って大 島でのマ グマだま りの探 査 にはS波 コー ダを

用 いる必要があろ う.ま た,今 回 のやや深発地震の解析

で は,P波 コー ダとS波 コー ダの違 いを説明す るため

に,伊 豆 大島の比較的浅部 でのP波 とS波 の散乱強度

が違 うか も しれないことを先 に述べた.こ のことを確 か

めるため にもS波 コーダの観測 は重要 であろう.S波 の

散乱波を観測するためには現段階では震源 と して 自然地

震 を用 いる他な く,高 精度 に震源決定された地震を用 い

たア レイ観測を試 みる必 要がある.

§7. ま と め

伊豆大 島で地震 計間隔50mのL字 型 ア レイ観測 を

行 い,沈 み込 むフ ィリピン海 プ レー ト下面付近 で発生 し

たやや深発地震 と2つ の人工地震をと らえ た.セ ンブラ

ンス法によ りそれぞれの地震 コー ダ波 を構成す る波の到

来方向 と見かけ速度を決定 した結 果,や や深発地震のP

波 コーダは震源方向か らのみ到来する成分で構成 されて

お り,そ の見かけ伝播速度(5～7.5km/s)はP波 初動の

それ とほぼ等 しいことがわか った.S波 コーダについて

はその到来方向 はP波 と異 なり,様 々であった.こ の一

定方向か らのみ到来 するP波 コー ダは,沈 み込 むフィ リ

ピン海プ レー トの上面付近に低速度層が存在す る速度構

造モデルによって説明で き,こ の低速度層が地震波を効

率良 く伝え るチャンネルとな っていると考え られる.

人工地震の コー ダ波の解析では,そ れが様々な方向か

ら到来す る波によ って構成 されていることが明 らかにな

り,と くにマ グマだまりの存在 を示すよ うな結果 は得 ら

れなか った.
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