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震波線の三次元的な追跡により

推定される P波の走時異常

山水史生

北海道大学理学部地球物理学教室

(昭和48年 5月31日受理)

P Travel Time Anomaly in Japan as Deduced from 
Three-Dimensional Seismic Ray Tracing 

By Fumio YAMAMIZU 

Department of Geophysics， Faculty of Science， Hokkaido University 

(Received May 31， 1973) 

Recently various seismological studies in Japan suggest a presence of the large-

scale anomalous structure in the upper mantle beneath the Japan arc and its adjacent 

island arcs. Many seismological anomalous phenomena are observed in relation to 

this anomalous structure. For example， travel times of P-wave passing through such 

a structure can di妊eras much as 5 sec and those of S by up to 10 sec from standard 

travel times. To explain the observed anomalous travel times and， inversely， to detect 

the anomalous structure using observed trav巴 timeanomalies， it is necessary to trace 

the path of body waves through laterally heterogen巴ousearth models. 

In this study， a recent developed method of three-dimensional seismic ray tracing 

is used to interpret P-wave travel time anomalies in Japan obtained from the earth-

quakes occured in and near Japanese region. For this purpose， two di妊erentmodels 

of anomalous structure are considered. One has a high-velocity (+6%) zone that dips 

from the vicinity of the trench beneath the arc to a depth of 500 km， and the other 

has a dipping high-V (+3%) zone and two low-V (-3%) zones that lie in the upper 

mantl巴 onthe inner (continental) and outer (oceanic) sides of this dipping zone. For 

th巴setwo models， it is clearly seen that the traced rays， started from both deep and 

shallow sources， are anomalously refracted at the upper or lower boundary of the 

anomalous structure， and accordingly P-wave travel times are shift巴dfrom standard 

travel times. 

Travel time anomali巴scomputed for the deep source using the first model are 

seemed to be consistent with obs巴rvedanomalies. For the shal10w source， however， 

the first model makes a wide shadow zone that covers the southern half of }apanese 

islands because of the absence of low-V zones. Such a computed travel time pattern 

does not agree with the observed one. Therefore， the second model that has low-V 
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zones is introduced to explain th巳 observedpattern. It is seemed to be reasonable 

that thc relative velocity contrast between the high-V zone and the surrounding mantle 

is 6%. The existing of the outer (oceanic side) low-V zone is not excluded to explain 

the observed travel time patt巴rnfrom the shallow events. But the inner (continental 

side) low-V zone is l10t confirmed in this study. 

I.まえがき

日本孤周辺は地震活動が高く，種々の地震学的手法によって上部マントルの異常構造が最も

よく研究されている地域の一つにあげられる. 種々の研究の集大成的な結果として宇津 (1971

a)及び UTSU(1971 b)によって Fig.1に示すような上部マントルの大局的な呉常構造のモデ

ルが提出されている. このような大きな構造の異常に伴う走時異常を議論する場合や，又逆に

走時異常から異常構造を議論する場合には，厳密には地震波速度の水平方向への不均質性をも

考慮して三次元的に変化する波線が措かれねばならない.
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Fig. 1. A model for the anomalous structure in the upper mantle 

。fthe north巴rn]apan arc (after UTSU 1971 b). 

木研究では，日本の密な観測網を利用し，日本周辺に発生する地震に対する P波の走時異常

を，宇津モデル (Fig.1)に基づいて三次元的な速度構造を設定し， ]ACOB (1970)の方法を使い

波線を三次元的にトレースして，説明することを試みた.走時異常は，例えば ]ACOB(1972)の

ように地表面での二次元的な分布として論ずべきであり三次元的に波線をトレースする意味も

より大きいのであるが，ここで、は波線の縦方向への挙動に力点を置き主として一方向への走附

異常について議論する.

11. 速度構造の設定

三次元的に波線をトレースする ]ACOBの方法は FERMATの原理から出発し波線を表わす

微分方程式を求め， 座標(極座標)の級数展開により数値積分， すなわち波線のトレースを実
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行するというものであり三次元的な速度分布を与えねばならない.そのためには深発地震面の

等深線を利用し異常構造の幾何学的11~状を決定する必要がある.

日本付近での等深線は SUGIMURA(1960)， 勝又 (1966)， DTSU (1967)， DTSU and OKADA 

(1968)，勝又 (1970)，宇津 (1971a)， DTSU (1971 b)等により描かれている. Fig.2の左半が深

さ100kmから 500kmまでの 50km毎の等深線を示す. これは， ]MAによって決定された震

掠を使用して DTSUand OKADAによって描かれた線を基礎にして， SUGIMURA，勝又による線

を参考にして筆者が描いたものである. ]MAの震源が異常構造の影響によりずれて決定され

る千島及び伊豆・小笠原孤方面に対しては夫々 FEDOTOVet al. (1969)及び KATSUMA T A and 

SYKES (1969)による等深線になめらかに連なるように，かつ地域の特徴を損わないように描い

てある. Fig.2右半に震源面の (A)，(B)， (C)における断面が傾斜層の中心の線として示されて

いる.多少の凸凹はあるがほぼなめらかで各地域の特徴も損われていないと思われる.

ここでは ]ACOBの方法をすこし変え， 深発地震面から上下にほぼ等距離でかつその厚さが

約 100km になるように二葉の面を別々に設定する Fig.2右半の傾斜層はこの二葉の而の

~6. 
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Fig. 2. Left; depth contours of the deep seismic plan巴 inand around the 

Japan arc. These are based on UTSU and OKADA (1968) for the 

Japan arc， FEDOTOV et al. (1969) for the southern Kuril arc， and 
KATSUMATA and SYKES (1969) for the Izu-Bonin arc. Right; 

vertical cross sections at (A)， (B) and (C). The seismic plane is 
represented by the center line in each inclined zone. 
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lat. 

Table 1. Numerical repres巴ntationof the upper surface 

of the c1eep seismic zone in the ]apan ancl its 
acljacent islancl arcs 

longitucle， oE 

。N
dO 巴Kpmth 50 km loo km 150km 200km 250 km 300 km 350krI1400km 450 km500 km 

46.0 152.8 151.4 149.8 148.0 146.0 143.5 141.0 138.5 136.0 133.2 130.5 

45.5 152.0 150刷5 148.8 146.8 144.7 141.8 139.4 137.1 134.7 131.8 129.2 

45.0 151.2 149‘5 147.7 145.6 143.2 140.3 138.3 136.0 133.3 130.7 12日3.2

44.5 150.2 148.6 146.5 144.2 141.5 139.2 137.3 135.0 132.3 129.8 127.5 

44.0 149.3 147.5 145.1 142目5 139.9 138.5 136.6 134.2 131.6 129.2 127.1 

43.5 148.3 146.2 143.5 140.9 139.3 138.0 135.9 133.6 131.2 128.8 126.8 

43.0 147.2 144.7 142.0 140.1 139.0 137.6 135.3 133.1 130.8 128.6 126.6 

42.5 145.7 143.1 141.0 139.8 138.8 137.2 134.9 132.7 130.6 128.5 126.5 

42.0 144.2 141.8 140.7 139.7 138.6 136.9 134.7 132.5 130.5 128.5 126.5 

41.5 142.8 141.6 140.6 139.6 138.4 136.7 134.6 132.4 130.6 128.6 126.7 

41.0 142.7 141.6 140.6 139.6 138.3 136.5 134.5 132.4 130.7 128.8 126.9 

40.5 142.7 141.7 140.6 139.5 138.1 136.3 134.5 132.5 130.8 129.0 127.2 

40.0 142.7 141.6 140.6 139.4 138.0 136.2 134.5 132.6 131.0 129.3 127.5 

39.5 142.6 141.6 140.5 139.3 137.8 136.1 134.5 132.8 131.2 129.7 127.8 

39.0 142.4 141.5 140.4 139.2 137.7 136.0 134.6 133.0 131.4 130.0 128.3 

38.5 142.3 141.4 140.2 139.0 137.6 135.9 134.7 133.2 131.7 130.3 128.7 

38.0 142.2 141.2 139.9 138.8 137.5 135.9 134.8 133.4 132.0 130.7 129.2 

37.5 142.0 140.9 139.7 138.7 137.3 136.0 135.0 133.6 132目3 131.1 129.7 

37.0 141.7 140.6 139.5 138.4 137.3 136.2 135.2 133.9 132.7 131.5 130.2 

36.5 141.1 140.3 139.4 138.2 137.3 136.3 135.4 134.2 133.0 131.8 130.6 

36.0 140.7 140.0 139.3 138.2 137.4 136.5 135.7 134.5 133.3 132.3 131.0 

35.5 140.3 139.8 139.2 138.3 137.6 136.8 136.0 134.8 133.7 132.7 131.4 

35.0 140.3 139.8 139.2 138.5 137.8 137.1 136.3 135.2 134.0 133.1 131.8 

34.5 140.3 139.8 139.3 138.7 138.1 137.4 136.6 135.5 134.3 133.4 132.2 

34.0 140.3 139.9 139.4 138.8 138.3 137.7 136.9 135.9 134.7 133.8 132.7 

33.5 140.4 140.0 139.5 139.0 138.5 137.9 137.2 136.2 135.1 134.2 133.0 

33.0 140.6 140.1 139.6 139.2 138.7 138.1 137.4 136.5 135.5 134.5 133.4 

32.5 140.7 140.2 139.8 139.3 138.8 138.3 137.7 136.8 135.8 134.8 133.8 

32.0 140.8 140.3 139.9 139.5 139.0 138.5 137.9 137.1 136.2 135.2 134.2 

31.5 141.0 140.5 140.1 139.7 139.2 138.7 138.1 137.3 136.5 135.6 134.5 

31.0 141.1 140.6 140.2 139.8 139.3 138.9 138.3 137.6 136.8 135.9 134.8 

30.5 141.3 140.7 140.3 139.9 139.5 139.1 138.5 137.8 137.1 136.2 135.2 

30.0 141.5 140掴8 140.4 140.0 139.6 139.2 138.7 138.1 137.3 136.4 135.5 

29.5 141.6 141.0 140.6 140.2 139.8 139.3 138.8 138.3 137.6 136.7 135.8 

29.0 141.7 141.2 140.8 140.4 140.0 139.5 139.0 138.5 137.8 137.0 136.1 

28.5 141.8 141.3 140.9 140.5 140.1 139.7 139.2 138.7 138.0 137.2 136.3 

28.0 142.0 141.5 141.0 140.7 140.2 139.8 139.3 138.9 138.3 137.4 136.5 

27.5 142.1 141.7 141.2 140.8 140.3 139.9 139.5 139.0 138.4 137.6 136.7 

27.0 142.3 141.8 141.3 140.9 140.5 140.0 139.6 139.1 138.5 137.8 136.8 

26.5 142.4 141.9 141.4 141.0 140.6 140.2 139.7 139.3 138.7 137.9 137.0 

26.0 142.5 142.0 141.5 141.1 140.7 140.3 139.8 139.4 138.8 138.0 137.1 



lat. 
。N d10e0 pth 

km 

46.0 153.8 

45.5 153.0 

45.0 152.2 

44.5 151.2 

44.0 150.0 

43.5 149.0 

43.0 147.8 

42.5 146.5 

42.0 145.2 

41.5 143.7 

41.0 143.1 

40.5 143.0 

40.0 142.9 

39.5 142.8 

39.0 142.7 

38.5 142.6 

38.0 142.4 

37.5 142.2 

37.0 141.8 

36.5 141.3 

36.0 140.8 

35.5 140.7 

35.0 140.7 

34.5 140.7 

34.0 140.8 

33.5 140.9 

33.0 141.0 

32.5 141.2 

32.0 141.3 

31.5 141.4 

31.0 141.5 

30.5 141.6 

30.0 141.7 

29.5 141.8 

29.0 141.9 

28.5 142.0 

28.0 142.1 

27.5 142.2 

27.0 142.3 

26.5 142.4 

26.0 142.5 
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Table 2. Numerical representation of the low巴rsurface 

of the deep seismic zone in the Japan and its 

adjacent island arcs. 

longitude， oE 

150km 200km 250km 300km 350km 400km 

152.3 150.7 148.9 146.7 144.0 141.5 

151.5 149.7 147.7 145.3 142.6 140.1 

150.4 148.6 146.4 143.8 141.2 138.9 

149.3 147.4 144.8 142.2 140.0 137.8 

148.2 146.0 143.3 140.8 139.0 136.9 

146.8 144.5 141.8 139.9 138.4 136.2 

145.5 142.8 140.7 139.4 137.9 135.7 

143.8 141.6 140.2 139.1 137.4 135.3 

142.5 141.1 140.0 138.8 137.1 135.0 

~42.1 141.0 139.8 138.6 136.8 134.8 

142.0 140.9 139.7 138.4 136.6 134.7 

142.0 140.8 139.6 138.2 136.5 134.6 

141.9 140.7 139.4 l38.0 136.4 134.6 

141.7 140.6 139.2 l37.9 136.3 134.7 

141.6 140目5 139.0 137.8 136.3 134.8 

141.4 140.3 138.8 137.7 136.2 134.9 

141.2 140.1 138.7 137.6 136.3 135.1 

141.0 139.8 138.6 137.6 136.4 135.3 

140.7 139.6 138.5 137.6 136.5 135.5 

140.3 139.4 138.5 137.7 136.7 135.7 

140.1 139.4 138.6 137.8 136.8 136.0 

140.0 139.5 138.7 138.0 137.2 136.3 

140.1 139.6 138.9 138.3 137.5 136.6 

140.2 139.7 139.2 138.6 137.8 136.8 

140.3 139.8 139.3 138.8 138.1 137.2 

140.4 140.0 139.5 139.0 138.3 137.4 

140.6 140.2 139.7 139.2 138.6 137.7 

140.7 140.3 139.8 139.3 138.8 138.0 

140.8 140.4 139.9 139.4 139.0 138.3 

140.9 140.5 140.1 139.7 139.2 138.5 

141.0 140.6 140.2 139.8 139.3 138.7 

141.2 140.7 140.3 139.9 139.5 138.9 

141.3 140.8 140.4 140.0 139.6 139.0 

141.4 141.0 140.6 140.1 139.7 139.1 

141.6 141.1 140.7 140.2 139.8 139.2 

141.7 141.2 140.8 140.3 139.9 139.3 

141.8 141.3 140.9 140.5 140.0 139.4 

141.9 141.4 141.0 140.6 140.1 139.5 

142.0 141.5 141.1 140.7 140.2 139.6 

142.1 141.6 141.2 140.8 140.3 139.7 

142.2 141.7 141.3 140.9 140.4 139.8 
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450km 500km 

138.9 136.4 

137.7 135.1 

136.5 133.9 

135目3 132.7 

134.5 131.9 

133.7 131.4 

133.3 131.0 

133.0 130.8 

132.7 130.7 

132.7 130.7 

132.7 130.8 

132.8 130.9 

132.9 131.0 

133.1 131.2 

133.3 131.4 

133.5 131.7 

133.7 132.1 

134.0 132.5 

134.3 132.9 

134.6 133.3 

135.0 133.7 

135.3 134.1 

135.7 134.5 

136.0 134.8 

136.3 135.1 

136.6 135.4 

136.9 135.8 

137.2 136.2 

137.4 136.5 

137.7 136.8 

138.0 137.1 

138.2 137.3 

138.4 137.5 

138.5 137.7 

138.6 137.8 

138.7 137.9 

138.8 138.0 

138.9 138.1 

139.0 138.2 

139.1 138.3 

139.2 138.4 
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(A)， (B)， (C)における断面を示している. この二葉の面を 0.5度毎の続度線で切り等深線との交

点の経度を読取って異常構造 (Hig・V層)の数値表現とする. Fig.3に読取値から描L、た異常

構造の上面を示す. この図の Okm，50kmの等深線は 100km以深の面の延長と地表面との交

線を利用して求めた. 下面の図は省略するが下面は 100kmのところから海側マントル最上部

の High-V層に連なるようにしであるため Okm及び 50kmの等深線は不要である.上面及び

下面の詳しい読取値は夫々 Table1及び2に示す.

三次元的な速度分布は，以上のようにして数値で与えられた異常構造の内側すなわち傾斜

High-V層(上面と下面の間)及び海側の深さ

100kmまでの High-V層では， 例えば JEF-

Fig. 3. Representation of the upper sur-

face of the dipping anomalous 

structure. Its numerical represen-
tation is compiled in Table 1， and 
for the lower surface (not五gured)，

compiled in Table 2. 

'" 

Fig. 4. Schematic representation of the 

three-dimensional velocity struc-

ture of the Japan arc. Vertical 

velocity distributions at①，②，③ 
are shown in Fig. 5. 

FREYS-BULLEN， GUTENBERG， HERRIN et al.等

の標準速度分布よりも dv%大きいとし， その

外側では標準の速度分布に従うとすることに

よって得られる 標準速度分布としては'-'--

では 5km毎に数値で与えられている HERRIN

et al. (1968)を使用し，ovの値としては UTSU

(1967)， KANAMORI (1968)による 6%を採用す
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Fig. 5. Velocity-depth plofiles of various part 

。fthe upper mantle. Solid line repre司
sents HERRIN et al. velocity for the 
normal part. ①，②，③ and ④，⑤，@ 
profiles correspond to①，②，③ in Fig. 4 
and ④，⑤，⑤ in Fig. 26， respectively. 
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る.Low-V域は後 (v.)に考えることにしとりあえずは考えない.速度構造のモデルを模式的

に描いたのが Fig.4に示されている.①，@，③の各垂直速度分布は Fig.5の①，②，③に対

応する.④，⑤，@は Low-V層を考慮した Fig.26のモデルにおける④，⑤，@での速度分布

を示している HERRINet al.の速度分布の地穀内での不連続は計算の都合上図にみられる如

く5kmの選移層に置き換えであり， さらに地殻の厚さを 30kmと薄くしてある. このような

変形に伴う影響は垂直な波線に対する走時で約 0.2秒速くなっている. しかし後述するように，

計算された走時残差をそのまま議論するわけではないので.重大な影響はない.

III. 異常構造中の震源の位置と波線の挙動

地震が異常構造中のどこに起っているかは種々議論のある所であるが，まず最初に波線の挙

動及び計算走時の様子をみるため，地震はプレートと外部のスラストによって起ると考え異常

構造の上面の極近くに波源を置いて Fig.6に示すような波線及び走時を計算した. 波源の位

置は 350N，135.30E， h=350 kmであり， 島弧の走向にほぼ直交する N650Eの方向に波線を射

出した場合で，図は 350Nの垂直面に投影して示した. 三次元的な波線を一枚の平面に描くこ

とはできないが，このような投影図でも波線の挙動の大略をみることはできる.すなわち上面

及び下面から外側へ出て行く波線が異常構造の境界で大きく屈折しているのが明瞭にみられ

る. 特に水平からの射出角 i=300 の場合大きな曲がりを示している. もちろん，異常な屈折

を示す点では水平方向へも曲げられている. 全部の波線について 30~35 kmにちょっとした

100 

(
E』

~200 
a.. 
lJJ 

Q 

25。

15
0 ケ~

。o~

200 

300 

400 
136
0

E 138
0

E 140
0

E 

Fig. 6. Proj巴ctionof th巴 tracedrays to 350N vertical plane. The ray source 

is located at 350N， 135.30E 350 km. Numbers on the traced rays represent 

take-o任 anglesmeasured upward from the horizon at the source. Ray 

azimuthes at the source are all N650E， and this direction is nearly 
perpendicular to th巴 strikeof th巴 arcs truc ture. 
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曲がりがみられるが，ここから地殻に入

ることによる.又このような波線を多数
3m 

描くことによって geometricspreading 2!f1 
JUS 

8
¥
 

をある程度推定することができる(Ju-

LIAN and ANDERSON， 1968). すなわち波 2m

線の到達しない 138-1400Eでは振幅が
1r別

ちいさくなり，波線が集中するようにみ加

える 137.8
0
E付近では大きくなることが 1m 

推定される.

Fig.7は Fig.6の波線に対する計算出l

走時を示す.黒丸が各波線に対して計算 Fig.7. 

された走時を示し実線は EERRINet al 

の標準曲線を示す. 震央距離 0-2Sで

10 

EPICENTRAL DITANCE. DEGREE 

P travel times versus epicentral distance 
computed by the rays shown in Fig. 6 
HERRIN 1968 curve represents th巴stand-
ard travel time curve of HERRIN et al. 

はおくれ，経路の大部分が High-V層に

ある波線及び下面から出て行く波線に対する走時は早いというように異常構造の影響による走

(1968). 

時のずれがみられる. 2.5-40付近には shadowzoneができるようである.射出角 25-30
0
の

間で 10毎に変えて波線を射出してもこの震央距離範囲には到達しない.又 Fig.6の i=lOO と

150 の波線聞にも同様に shacowzoneができるようにみえる (Fig.7，L1=6.4-9.40). しかし観

測データではすくなくとも 2.5-4。の shadowzoneは認められない (60以遠の shadowzoneは

N650E方向ではすで、に海の部分に入ってしまっている). このくいちがいは波線の計算に使用

したモデルと実際の上部マントルとのちがし、によるとも考えられるが，波源の位置によるとも

考えられる.実際，次の IV.にみられるように異常構造の中心付近に波源を置いた場合にはす

くなくとも 2.5
0
<L1<40には shadowzoneはみられなくなっている (Fig.9，10参照). 以との

ことより異常構造の上面の極近傍に波源を置くよりは中心付近に置いたほうが観測走時をよく

説明するように思われる.以上ではすべて中心付近に波源を置いて波線を計算した.

IV. 深発地震の走時異常

1. 島弧の走向に直交する方向への波線のトレース

深発地震の走時異常は主として傾斜 High-V層の影響による. そこで Fig.6の波源のすこ

し東方の異常構造の中心付近に波源を置き，島孤の走向にほぼ直交する N65
0

Eの方向へ波線

を射出した場合の走I侍異常について議論する. 波源の位置と射出方向は Fig.8に白丸と矢線

で示した. Fig.9には計算した波線を Fig.6と同様に 35
0

Nの面に投影して二示した.異常構造

の上回及び下面での波線の異常な屈折が同様にみられる. しかし Fig.6の i=300 の波線のよ

うな極端な曲がりはみられず全体的に大部緩和されている. これらの波線に対して計算された
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走時は Fig.lOに NEーグループとして黒丸で示されてい

る.図には， Fig.8 Vこ示された射出方向とは逆の S650W

の方向に波線を射出した場合 (Fig.9のi=1050等)の計

算走時も SWーグループとして白丸で一緒にプロットし

てある. NEーグループは震央距離 20付近でわずかに標

準走時よりもおくれ，この付近以外では早くなっている.

2.5
0
以遠では震央距離が大きくなるに従って High-V層

を通過する部分が多くなりしだし、に早くなってくる. 6。

以遠では異常構造の下面から出た波線が現われるように

なり早い走時を示す. 又 Fig.6にみられた 2.5-4。の

shadow zoneはなくなっているが 70付近には同様にあ

らわれている. これに対して SWーク、、ループは単純に，す

ベて標準より早く，震央距離が大きくなるに従って早く

なっている. NE-， SWグループを比較してみると約30

までは NEグループがおそく， 以遠では逆に SWーグル

ープの方がおくれている.

360N 

32"N 

It.OOE 

Fig. 8. Source location (open cir-

cle， 350N， 1360E， 50 km) and in-
itial azimuth (arrow， N 650E) of 

th巴 tracedrays shown in Fig. 9. 

Solid circles with number 1， 2， 
3 represent earthquake foci for 

travel time comparison， and 
their observed J-B residuals are 
shown in Fig. 11， 12， 13， respec-
tively. Thin lines on foci are 

nearly parallel to the strike of 

th巴 arcstructure， and they clas-
sify the observed data into two 

groups (NE-and SW-group) 

次にこの計算走時と実際に観測された走時異常の比較を行なうが， その際には注意、が必要で

あり直接に比較してはならない. JACOB (1970)によれば，波線のトレースによって得られた走

(目 200
E 
.>< 
) 

工
ト
t 
lJJ 

O~300 

400 

136'E 

Fig.9. 

二ニ二100

25' 200 

一~o
400 

138' 140' 

Projection of the traced rays to 350N v巴rticalplane. 
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時残差 (computedresidual)は本質的

には異常構造の形状及び異常の割合• EN-Group 
o SW-Group 

3m 

ovにのみ依存し，使用した標準の速度
HERRIN 1968 

350 km 2ml 
305 

すなわ分布にはほとんど依存しない.

ち，異常構造を重合した速度分布によ2m 

る計算走時と異常構造のない本来の速

度分布による標準走時を比較し残差を。
/-b 
r. 
0
 

1m 
305 

計算すれば，標準走時の部分が相殺さ

これに対してれてしまうからである.

観測された走時残差 (observ巴dresid-

ual)では，どのような速度分布を標準

10 

Fig. 10. 

EPICENTRAl DISTANCE. DEGREE 

P travel times versus epicentral distance 
computed by the rays shown in Fig. 9. 

Solid circles represent that the rays ar-

rive at NE-direction from the source， 

and open circles SW -direction. 

305 

なぜ

なら採用された速度分布と実際の地球

とするかということに依存する.

Tことえの聞には未知の違いが存在し，

残差を計算しても，異常構造の影響によるもののほかにこの未知の違いによる部分も混入して

くるからである.

そこで computedresidualと observedresidualを比較するにはいわゆる relativeresidual 

これは簡単には，異常構造を通ってきた波(以下相対残差と記す)を使用しなければならない.

6 ・NE旬Group
o SW-Group 
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Observed J-B residuals from the earthquake 1 in Fig. 8. Small 
solid and open circles represent observed residuals of NE-and 

SW-group， respectiv巴ly，and large solid and open circ1es repr巴-
sent mean values in every 10 epicentral distance. The bars on 

the large circles are their standard deviations . 

. 
-3.0 

Fig. 11. 
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線とほんのすこししか通らないような波線に対する走時を等震央距離の所で差をとり，それを

その震央距離での残差とするものである. Fig.8について言えば， N650Eの方向への波線の走

時とその逆方向 S65
0
W への波線の走時を等震央距離で差をとるということである. この相対

残差を考えることによって，近似的には標準速度分布の選び方には依存せず，又正確な発震時

も不要であると考えられる.

Fig. 11， 12， 13は夫々 Fig.8に黒丸で示した地震 1，2，3に対する ISCによる J-Bからの残

Ma r， 30，1965 
h=359 km 

• NE -Group 
o SW-Group 
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Fig. 12. Observed J-B residuals from the earthquake 2 in Fig， 8， 
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Jun， 24，1965 
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Fig. 13. Obs巴rvedJ-B residuals from the earthquake 3 in Fig. 8. 
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ISCの震源要素を使用したのは， ]MAで決定された震源は兵常構造の影響で、差をあらわす.

観測データを Fig.8これらの図では，ずれている (UTSU，1967)ことを考慮、したことによる.

に細い実線で示したような，島孤の構造にほぼ平行な N250W の線で NE-，SWーグ、ノレープに分

さらに相対残差のために各グループで震央距離 10毎け夫々黒丸・白丸でプロットしてある.

5-7。ではデーターがすくないのでまとめて平均値と標準偏に平均値及び標準偏差も示した.

いずれの図にも共通して， 1_30では NEーグループの平均値がわずかに (1秒以差を計算した.

3
0
以遠では逆に NEーグ、ノレープが1.5-2.0秒ほど早くなっていSW-グ、ノレープよりおそく，下)

全体的にばらつきが大きく又，この傾向は Fig.lOの計算走時にもみられたことである.る.

NEグループだけをみれば 30以内ではプラスの方に多くばらつき，あまり明瞭ではないが，

30以遠ではよりばらつきが大きくなりマイナスの方に多く在るような傾向がみられる.

5 4 3 2 

3.0 

;fr「戸F1-f
6 5 4 3 2 

Comparison of‘relative residuals' between computed (solid circles con-
nect巴dwith lines) and observed (large solid circles with bars)‘relative 

residuals'. The bars on the large circles are standard deviations of 
NE-group identical to the one calculated in Fig. 11， 12， 13. 

EPICENTRAL D15TANCE， deg 

Fig. 14. 

走時異常をさらに詳細にみるために Fig.10の計算走時及び Fig.11， 12， 13の観測走時夫々

実線で結んだ黒丸が Fig.lOの NEークゃルーフ。かについて相対残差を求めて Fig.14に示した.

大きな黒丸が Fig.11， 12， 13より l。毎の平均ら SW-グループを差しヲIl、て求めた相対残差，

値を夫々差しヲ I~ 、て求めたものを示す.縦線は標準偏差で Fig. 11， 12， 13のNEグループの値

30以内では観測震央距離3
0
以遠では比較的よく一致しているが，をそのまま使用している.

しかし同データから求めた相対残差のほうが計算走時からの相対残差よりも早くなっている.

このずれの原因として，計算走時から求めじような傾向を持つことは注目すべきことである.

た相対残差は N650Eの方向にのみ波線をトレースした場合で、あるのに対して観測データはい

さらに震源を決定するときろんな方向でのものが含まれていることによる違いが考えられる.
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には，観測された走時の残差を最もすくなくするように決められるため，波線のトレースから

求めた比較的大きな残差はその傾向が残っているとはし、ぇ，明瞭には現われないようになって

いるのであろう.

第一の原因の検討として， N250Eから N1100Eまで 10。毎に方{立を変えさらに垂直面内での

射出角をも変えた場合について波線をトレースし走時を計算した.Fig. 15にその結果が com司

puted residualとして示しである. 白丸で示した swークツレープは射出方位にはあまり依存せ

ず非常によくまとまり最大でも 0.7秒以内のばらつきを示すだけである.これに対して NE-グ

ループはばらつきが大きし特に震央距離 30付近を境として遠い方でばらつきが大きくなって

いる. しかも 30以内ではプラスの方に多くばらつき 30以遠ではマイナスの方に多くばらつ

いている傾向がみられる. この傾向はすで、に述べたように Fig.11， 12， 13の観測走時にもわず

かではあるがみられたことであり，主として観測の誤差等に押しつけられてきたデータのばら

つきは，異常構造の影響によるものとしてある程度説明できるように思われる.

3.0 
• EN-Group 
o sw-Group 

弘aJs 

t一1、-、、Tt一、" ~ 
v> 1.0 
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Fig. 15. ‘Computed residuals' obtained from the ray scanning. Take-o任angle
varies from 50 to 750 in ev巴ry50 and from 900 to 1550 in ev巴ry150， 
and azimuth varies from N200E to NllOoE in every 100 (measured 

clock wise). Classi五cationinto two groups is identical to Fig. 10. 

この図を Fig.14に合わせて相対残差としてみるには， swグループの各平均値を通るよう

な線(図中の点線)を引き，それを横軸として NEーグループをみればよい. このようにしてみ

ると Fig.14における 30以内でのずれは緩和されるようであるが，まだ観測値の方がちいさい

ようである.残りのずれは，震源は走時残差が最もな少くなるように決定されることや観測誤

差等の他の原因によるものであろう.

2. 島弧の走向に平行な方向への波線のトレース

次に島孤の走向にほぼ平行に進む波線をトレースし異常構造に伴う走時異ー常を議論する. こ
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の例としては小笠原孤の深さ 400-500kmの地震に相当する波

線をトレースする.

Fig.16は Fig.17の波線の波源と射出方向を示す.黒丸は比較

のための地震の震央を示す. Fig.17の波線にも前例と同様に上

市及び下面で大きく曲げられているのがみられる.下而から出た !-30'N 

波線はさらに下面から High開V層に入るところで曲げられてい

る(左上の三角部).i= _30， _40の波線では -3。の波線が _4
0の

波線を追い越しより遠い距離に達しているのがみられ，波線が交

差しているようにみえるが三次元的にみれば交差しているわけで

はない. 図は 138.5
0Eの垂直面への投影として画かれているが，

単に垂直面内でのみ異常に屈折しているのではなく同時に水平

方向にも屈折しているのは明らかである (Fig.18参照).観測

データと比較するために Fig.17の波線の他に N5
0
Eから N45

0
W

まで 50毎に方位を変えた場合についても波線をトレースした.

Fig.18にそれらの波線の地表面への投影図を示した. 各方位に

ついて射出角を i=lO，40，7。と変えた波線をトレースしてあるが

SENDAI 

u" 38・

/ 
?/ 

/づ

'"しj

~:.'-...，.- 九 J 寸ノ・
<.勺六/

2ぜN

136"E 140"E 

Fig. 16. Source location 

(open circle， 270N， 138.5 
OE， 450 km) and initial 

azimuth (arrow， N100E) 
of the traced rays shown 

in Fig. 17. This azimuth 

is nearly parallel to the 

strike of the arc. So抽

lid circle represents the 

earthquake epicenter for 

companson. 
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Fig. 17. Projection of traced rays to 138.50E vertical plane. Ray pathes from 
the source to about 300N are not shown because the total path-length 

is too long. Take-o任 anglesof rays at the source are _50， _40， 

_30，一20，_10， 00， 10， 40， 70 and 100 from bottom to top. 
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図は i=40 の場合のみが描かれている. こ

の図の波線はいずれも上面から出て行き

(黒丸の位置)，そこで異常な屈折を受けて

いる. 垂直面内へ投影すれば Fig.17と同

様な曲がりを示すはずである.

以上の波線によって計算された走時を

Fig.19に示す. Fig.17の波線による走時

が Eーグループとして黒丸で， Fig. 18の波

線に相当するものが Wーグ、ループとして白

丸でプロットされている. Eーグループで

は，下面から出た波線に対する走時は，震

央距離 120以遠にあらわれ標準走時よりも

約 10秒度早い i=10以上で射出された波

線は 10
0

以内に到達し 5-8秒早くなって

いる.震央距離10-120 (i=Oo， 10の波線開)

34'N 

30'N 

13tE 13S'E 14ぴE

Fig. 18. Projection of the traced rays to the 

earth's surface. Take-o妊 anglesare 

40 in all case， and azimuths vary from 
N50E to E450W in every 50 (measured 
coun terclockwise). 
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には shadowzoneができるようである. しかしながら観測データには shadowzoneは認めら

れず， 震央距離が 10
0

以遠では Fig.19の傾向とは逆に遠くなるに従っておそくなってくる傾

向がみられる. このことは波線のトレースに使用した上部マントルのモデ、ルの違いを示唆する

のであるがここでは考えず， shadow zone V，こ入る前の 100 以内の範囲についてのみ観測データ

との比較を行なう Fig.18の波線に対する走時Wーグループも， 標準走時より早いが Eーグ

ループよりはおそい，

2m 
305 

~ . 

HERRIN 1968 

450 km -九』

d 
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-. 
品も

O.  
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• E-Group 
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。守・

10 12 14 

EPICENTRAL D1STANCE. deg. 

Fig. 19. Computed P travel times versus epicentral distance. 

E-and W-groups correspond to the traced rays 

shown in Fig. 17 and 18， respectively. 
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計算された走時異常を詳しく調べるために Fig.20に computedresidualを示した. Eーグ

ループはほぼなめらかな曲線であらわせる. W-グノレープはこの曲線と標準曲線聞に在り，平

均的にみれば，右さがりの傾向を持ち Eーグループを結んである曲線を3秒ほど上にずらした

ような線でよく近似できるように思われる. E-クツレープは N100Eの方向へのみ波線を射出し

た場合で、あるので図のような曲線の上にのっているが，すこし方向を変えて波線を多数トレー

スすれば Wーグループと同様なばらつきを示し， E-Wーク、ループで明瞭に分離したような走時

残差図が得られるであろう.
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Fig.20. ‘Computed residuals' versus epicentral distance within 100 

calculated from comput巴dP travel times shown in Fig. 19. 

Ocl. 23. 1967 

h=475km • E-Group 
o W-Grou p 

3.0 。。

v 
ω 
ω 
dト1.0
..J 
4 
コ
o -ぱ、
w 
g トー1.0
国

四、

。。
。0
 

3

0

。

o
-。

。
。。。。
。

。。 。。。

0 a . 

-3.0 
， 

6 7 B 9 

EPICENTRAL DISTANCE， deg. 

Fig. 21. Observed J-B residuals from the巴arthquakeshown in Fig. 16. 
The data are devided into two (E and W) groups by NlOoW 

line b巴causeof the difference between the earthquake hypo-

center and the ray source location. 
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Fig.21が Fig.16に黒丸で示した地震に対する J-Bresidualである. トレースした波線の

波源と地震の震源が離れているのでこの図では N100W の方位で E.W両グループに分け，

Fig.20に合わせ夫々黒丸及び白丸でプロットしである.異常構造の影響により E.Wで明瞭に

分離しているのがみられる. 叉ばらつきが大きくあまりはっきりはしないが Fig.20の COffi-

puted residualにみられたと同様なわずかに右下がりの傾向が E.W両グループに共にみられ

る. E.Wの走時の差はおおよそ 3秒ぐらいで波線のトレースによって求めた Fig.20におけ

るE.Wの差によく一致している. この走時の差は又， ISHIDA (1970) Vこよる F-region(30
0N 

139
0E付近)の地震に対する TSKとHM(ほぼ等震央距離)における差 3.04秒にもよく一致

している.

V. 浅発地震の走時異常

浅発地震の走時異常は主として海側マントル最上部の High-V層の影響により，傾斜 High-

V層の影響はすくない，すなわち上部マントルの水平的な構造を持つ部分を議論することがで

きる. ここでは北海道東方沖の地震を例として議論しよう.

41m00 

May 31，1964 

E off Hokkaido 

h = 40 km 

OOh41mOOs 

三/

/子。.~ ・メ・ P

4L 
Fig.22. 

dア
1000 2000 km 

Typical P and S travel time pattern for a shallow earthquake 
east off Hokkaido， represented as reduced travel times. Solid 
and open circles indicate th巴 stationson the continental and 

oceanic sides of the volcanic front， respectively (after UTSU 
1971 b). The epicenter is plotted in Fig. 23 as solid circle. 

千島・北海道と続く地域は浅い地震の活動が高く， 日本の観測点だけでも震央距離 20
0
程度

までのデータが得られ， 走時図には異常構造の影響がよくあらわれる. このため走時異常もよ

く研究されている (KISHIMOTO1965，久本 1965，T ARAKANOV 1965 a， b，角田 1963，1968， ICHI-

KAWA 1969， KEBEASY 1969， UTSU 1967， 1971 b， UTSU and OKADA 1968，宇津 1971a). 宇津
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まず震央距離数度以内の北海道の(1971 a)によれば走時異常は次のような特徴をもっている.

さらに 18-200付

-;:rr，~\ 1，，1 

t¥コフ
目 、 どん
f1j31/" 

L 

観測l点では標準よりややおそし数度から十数度までは標準より数秒早い.

S波の走時も同様で近で傾きが急変し別の曲線に移る.

ン
/ Fig.22にその例が示その様子がより明瞭にみられる.

4tN 
KISHIMOTO (1965)の走時図にも，数度以内

での観測値はプロットされていないが同様な傾向がみら

さnている.

れる.

。3S'N このような走時異常の様相を波線のトレースにより導

Fig. 23. Source location (open 
circle， 430N， 14TE， 50 km) and 
initial azimuth (arrow， N1300W) 

of the traced rays shown in 

Fig. 24 and 26. The solid circle 

represents the earthquake epi-

center for comparison (Fig. 22). 

146"E Fig.23に白丸で示した 430N，1470E， 50 kmのくため，

位置から N1300W の方向へ波線を射出した(図中の黒

Fig.24にその結果丸は Fig.22の地震の震央を示す〉

海側の波線を 1470Eの垂直面への投影として描いた.

上面から出る波線と下面でさらにHigh-V層中を進み，

i=-5。と下方に大きく屈折している波線がみられる.

Fig. 25 _100の波線聞には Fig.19にみられたと同様な shadowzoneができるようである.

には計算した走時がプロットされている.上面から出て行く波線は l1=T付近にあらわれ標準

下面で下方に屈折する波線はさらに傾斜 High-V層の影響を受け 18
0以遠に走時よりも早い.

この間の範囲

43・

200 

あらわれ，標準より大きくおくれているのもみられるが大程は早くなっている.

42' 

-30' 

41' 

ー15'

39' 38' 

{
E
U品
}
工
ト
仏
凶
口

300 300 

400 

43' 

Projection of the traced rays to 1470E vertical plane. 

42。

Fig. 24. 

41' 4ぴN39' 38' 
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Fig. 25. P travel times versus epicentral distance computed 
by the rays shown in Fig. 24. 
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には波線は到達せず， トレースした波線数がすくなくはっきり規定できるわけではないが，せ

まくとも 10-18
0
に shadowzoneができるように思われる. この範囲には関東以南の地域が

すべて含まれる.波線のトレースに使用したモデ、ルから考えて，波線の射出方向をどのよう

に変えてトレースしてもこの shadowzoneを消すことはできない. なぜなら，海側 High-V

層中の速度勾配のため波線が大きく湾曲し，叉厚さが 100kmとなっているので Fig.24の t=

50のような波線は射出方位を変えても震央距離 100ぐらいにしか達しない.一方下面から出

てさらに下方に向う波線は 180以遠に達してし

まうためで、ある.

shadow zoneを消すためには， 海側マント

ル最上部の High-V層中の速度勾配をちいさ

くして波線がより遠くに達するようにするか又

は速度勾配をそのままに層の厚さを増さねばな

らない.久本 (1965)，UTSU (1967)， ICHIKAWA 

(1969)， KEBEASY (1969)等は後者の考えによっ

て観測された走時異常より海側 High-V層の厚

さを 200-400kmと求めている.ここでは宇津

モデ‘ル (1971b)に従って前者の立場に立ち，海

側マントル最上部の High-V層の厚さをそのま

dノ

Normal 

Fig. 26. Schematic representation of the 

modi五ed three-dimensional ve・
locity structure of the ]apan 
arc. Vertical velocity distribu-

tions at④，⑤，⑥ are shown in 
Fig.5. 

まにして Fig.4のモテ、ルを以下のように変更した. 海側 high-V層中の速度を， この深さ範

囲での HERRINet al.の速度分布を平均し 3%大きくして円=8.3244 km/secと一定にした.

傾斜 High-V層中では単に 3%大きくし，さらに外側との速度比を 6'7'0 とするために， 300km

以浅に 3%ちいさくしたし、わゆる内側(大陸側)及び外側(海側)Low-V層を置いた. 内側
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Low-V 層はマントル最上部までとしてある.傾斜 Hig-V層の外部の 300km以深では HERRIN

et al.の速度分布をそのまま使用する. 以上のように変更したモデ、ルの機式図を Fig.26に

示す.

E 
」単

41' 43' 

200 

ハ
υ
《

U
勺

a

p

n

d

L

 

句

3

一

-

/

一

400 400 

31' 38' 39' 40'N 41' 42' 43' 

Fig. 27. Projection of the traced rays to 14rE vertical 
plane using the modi五edmodel 

Fig. 27に上述の変更したモデ、ルを使用してトレースした波線を示す(波源の位置及び射出

方位は Fig.24と同じ).海倶IJHigh-V層中では速度一定であるから波線は直進するはずである

がわずかに湾曲している. これは横軸(地表面)の湾曲を考慮して描かれていないことによる

のであり実際には直線になっているはずである. Fig.24の i=-5。の波線とこの図の t=

-5。の波線を比較してみると，この図の波線がより遠い距離に到達している.下面で下方に曲

げられている波線が同様にみられるが，それらのうち 300kmの Low-V層下面に達した波線

は， この面で大きく屈折している様子が特に i=-260 の波線に明瞭にあらわれている. この

種の波線によって観測走時にみられた 180 付近の傾きの急変が創られる. 以上の波線に対す

る走時を Fig.28に示す. この図は Fig.22に合わせて LI(km)/lOを減じて変形しである.北

海道の方向には波線をトレースしていないので以下では 5。以遠の走時異常について述べる.

P，z(or Pn)と記した phaseが海側 High-V層中を大部分通った波線に対するもので， 宇津

(1971 a)の PnとPrl，KISHIMOTO (1656)のP'lに相当する. これらはほぼ標準曲線に平行で 50

以遠ではほぼ一直線であらわせ，標準曲線より約3秒約秒程度早い. この phaseは10。付近で

終っているが波線の方向を変えてトレースすればさらに 18
0程度までは延びるはずである.13

0 
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Fig. 28. Reduced P travel times versus epicentral distance 
computed by the rays shown in Fig. '2:7. 

付近からは 300kmの所で曲げられてきた別の phasePrに移り傾斜が急変する.P. phaseは

Fig.28の波線からみてもうすこし震央距離の少さい方に延びるかもしれないがあまり大きく

は延びない.宇津の走時図 (Fig.22)では九 phaseは 18-200で始まっているがこれは字津が

のべているように Prが laterphaseのためである. 同図の Sの走時は 1，600km (~150) 付近

から別の曲線に移っているし，又 KISHIMOTOの走時図ではPrは 130付近から始まっているこ

とから Fig.28の Prphaseも130付近から始まっていると考えられる 130付近に於ける Pr

の標準曲線からの跳びは約4秒である‘ P，tの標準曲線からのずれ約3秒を加えると P，t-Pr

のとびは約7秒となる. この値は KISHlMOTOの走時図での 13
0
付近における P，rPr の跳びが

約 10秒であることから考えるとすこしちいさいようである.差をちいさくするには Low-V

域内の速度をもっとちいさくするか，又は Low-Vの下面をすこし下げればよい.

Fig.26のモデルで、はこの外に破線で示された phaseがあらわれる. この phaseは下面から

出て 300kmの Low-V層下面までは達しない波線 (Fig.27，i=ー140の波線)によって形成さ

れ，ある限られた範囲にのみ存在する.図では 13-14
0
付近から Prphaseと分れ200付近まで

みることができる Pd又はPrの laterphaseとなっていて，しかもこの付近では Prphaseの

振幅が大きいため，実際の地震記象では読み取られないのであろう.

以上のように浅発地震の走時異常の様相を説明するためにはすくなくとも深さ 300km又は

それ以上までの外側 Low-V層の存在は否定できない. しかし内側 Low-V層の形状について

は何ともいえない.

VI. 終りに

日本弧周辺の上部マントルにおける異7;?構造に伴う走時異常を， ]ACOB (1970)の方法で波線

を三次元的にトレースして説明することを試みた.深発地震の走時異常は主として海側から大
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陸側へ向って傾斜した構造に基因し， High-V層のみを重合した簡単なモデル (Fig.4)でも観

測された走時異常をよく説明できるように思われる.このことより傾斜 High回V層と周囲の速

度比は 6%とするのが適当であろう.一方，浅発地震の走時異常は傾斜 High-V層にはあまり

影響されず， 主として海側マントル最上部の High-V層等の水平的な構造に基因する. この

ため上のモデルから考えて，走時曲線の傾きの急変を説明できないのは当然で、あるし，又海側

High-V層中の速度勾配のため波線の湾曲が大きく， 日本の南半分を含む shadowzoneを形

成し，観測される走時異常はとうてい説明できない.しかし宇津モデルに従って，海側 High-V

層の速度を一定にし 300kmの深さまでの Low-V層を考慮したモデル (Fig.26)を考えればよ

く説明がつく.すなわち， shadow zoneは Pcl(OIPn) phaseによって解消され，傾斜の急変は

300kmの Low斗7層下面で屈折された Prphaseとして説明される.

小笠原の深さ 450kmの地震に相当する計算走時にみられる震央距離 10
0
以遠の shadow

zoneは深さ 300kmに設定した外側Low-V層の下面を宇津モテ、ルのように傾斜 High-V層に

平行に 500kmぐらいまで下げれば， この部分でも波線が屈折し，それらの波線によって解消

されるように思われる (UTSU1971 bの Fig.11のF参照). 近幾地方 350kmの場合で L1=r
付近に現われる shadowzoneも同様に解消されると思われる.

この研究では主として一方向への走時呉常について議論したが，三次元的な異常構造に伴う

走時異常は地表面での二次元的な分布として議論すべきであろう.種々の異常構造のモデルを

設定し，種々の場所から多数の波線をトレースし二次元的な走時異常を議論することによっ

て，逆に，設定した異常構造の適否も議論することができるであろう.

最後に，御指導して下さった名古屋大学の宇津徳治教授並ひ、に深発地震の走時呉常について

有益な助言をして下さった岡田 弘氏に深く感謝します.この研究の波線の数値計算には北大

大型計算機センターの FACOM 230-60を使用した.
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