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We evaluate Q values for S wave in sedimentary layers at the Ashigara Valley by 

analyzing accelerograms obtained by a borehole seismometer array during near-by， 

moderate-size events. The borehole array consists of three component accelerometers at 

depth of 467m， 100 m， 30m， 10m and Om. First， we determine the direction of horizontal 

component acclerometers at a depth of 467m about which we have not known by this time. 

By comparing the polarization direction of S wave at 100m with that at 467m， the direction 

of the 467m accelerometer is determined 

Next we calculate Fourier spectral ratios of S wave transverse component at surface 

relative to that at each depth. Q values for S wave in sedimentary layers are obtanied by 

fitting the theoretical transfer functions (l-D multiple reflection theory of SH wave) based on 

the S wave velocity and tentative Q structures to the observed ones， that is， the spectral 
ratios. We assume that Q value has frequency dependency of Q = Qo!n. The synthetic 
transfer functions match closely the observed spectral ratios in the frequency range of 1Hz 

to 10Hz. The resulting Q values are quite small and have strong frequency dependency: Q= 
2/0・8in the upper most layer from surface to 11m and Qo is less than 10 and n is more than 
0.6 for the lower layers. Finally we compare the observed S wave seismogram at eact depth 

with the synthetic one calculated based on the resulting Q structure. An agreement between 

them is reasonably good. 
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1.はじめに

近年，高層ビルや高速自動車道などの大規模構造物の著しい増加にともない，近い将来に起き

るであろう巨大地震に対する地震動予測のため，強震動の性質を理解することの重要性がますま

す高まっている.特に， 1989年ロマプリエータ地震の時に見られた震災のように，不整形地盤や

軟弱な堆積層が地震波に及ぽす影響がどのよ 7なものであるかを知ることが，最近の地震工学上

の大きな課題となっている.

軟弱な堆積層中を伝播する地震波は，層の境界面でのインピーダンスの違いや多重反射などに

より増幅きれ，それと同時に不均質媒質によって散乱されたり，また，媒質の非弾性により減衰

される.したがって，堆積層中の地震波の挙動を知るためには増幅と減衰という相反する 2つの

影響を知ることが必要である.特に，最近では，地震波の減衰を記述する量である Q値を求める

試みが多くなされ [Haukssonet al. (1987)， Seale and Archuleta (1989)， Fletcher et al. (1990)， 

Aster and Shearer (1991)， Fukushima et al. (1992)など]，堆積中の Q値が非常に小さしそれ

による減衰が強震動を大きく左右することがわかってきている.

例えば， Hauksson et al. (1987)は，ロスアンゼルスにおいて S波の Q(Qs)イ直を求め，周

波数10Hz以下で深さ 1500mから 420mまでの平均の Qs値が25，420 mから地表までの平均

のQs値が100という結果を得ている.さらに堆積層の浅い部分の結果では， Fletcher et al. 

(1990)がカルフォルニアでの異なる 2点で深さ 50mから地表までの Qs値が10程度であると

見積もっており，また Sealeand Archuleta (1989)もカルフォルニアで30mから地表までの Qs

伎を見積もって， 10という非常に Qsが小さい結果を得ている.

これらの研究結果は，Qs値が周波数に依存しないという仮定をしているが，一方では Qs値の

周波数依存性を示す研究結果もある.例えば， Fukushima et al. (1992)は千葉県で700mより

浅い部分の Qsについて， 1Hzから 5Hzの周波数範囲でlog，o(Qs')ニ (-0.52:t0.48)log，o 

げ)一(1.28:t0.22)という実験式を導いた.この実験式によると 1Hzから 5HzでQsが1か

ら2であるから，他の結果と比較しでも非常に Qs値が小さい結果となっている.

このように Q値が非常に小さい値をもっとすれば，強震動予測の立場からは，堆積層中を伝わ

る地震波の振る舞いを知るために地盤の Q構造を把握することが重要となってくる.本研究では

SH波鉛直入射を仮定し 1次元多重反射理論に基づいて計算される理論伝達関数と観測された

S波のスベクトル比をフィッテイングすることにより，足柄平野における堆積層中のS波のQs

値構造を求める.また，Q値の周波数依存性について考察することを目的とし，QはFukushima

et al. (1992)に従って Q=QJnで表される周波数依存性をもつことを仮定した.

II.データ

本研究で用いたデータは，東京大学地震研究所が足柄平野に設置した強震計アレイの観測点の
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一つ CNT(集中局)で記録されたものである.足柄平野は，南に相模湾を臨む東西約4km南北

約 12kmの沖積谷であり，東は大磯丘陵，北は丹沢山地，西は箱根火山に固まれている.

観測点 CNTは海岸近くの平野のほぼ中央に位置しており，ここにはボアホールが掘られ鉛直

アレイが設置されている.この鉛直アレイは， 0 m (地表)から， 10m，30m， 100mと最深点
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Fig. 1. Left: Location map showing station CNT in the Ashigara valley. Right 
: Epicentral distribution of events used in this study. The event numbers are 

referred to Table 1. 

Table 1. List of events used in this study. 

No date time Lat. Back A D M Region 
Lon. Azimuth km km 

1 90/06/05 22:43 3533N N1.4E 31 123 5.5 Central Kanagawa 
139 12E 

2 90/06/27 06:55 3500N S12.6W 31 148 5.4 Sagami bay 
13907E 

3 90/08/05 16:13 3512N S45.2W 12 14 5.1 W. of Kanagawa 
13906E 

4 91/07/14 23:19 3625N N25.5W 140 187 5.4 E. of Nagano 
13831E 

5 91/11/19 17:24 3536N N64.5E 85 82 4.9 Tokyo bay 
140 02E 

6 92/02/02 04:04 3514N S85.5E 55 93 5.9 Tokyo bay 
13948E 

7 92/05/20 17:23 3512N S81.1E 53 92 4.8 Tokyo bay 
13946E 

8 92/10/04 10:l3 3452N S42.9E 62 31 4.6 Near Izu Oshima 
13939E 

9 92/10/14 14:36 3531N N63.3E 60 63 4.1 Tokyo bay 
13947E 

10 92/11/08 08:07 3531N N11.5W 27 26 3.8 W. of Kanagawa 
13908E 
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の467mまで計5点に地震計が置かれている.しかし，最深部467mに設置された地震計はその

方位を設置時に確認していないため，今回の解析に先立つて方位を推定する必要がある.467mの

地震計の方位の推定については，次章で述べる.また，この観測点でのS波およびP波の速度構

造は 500mの深さまで検層によって調べられている (Fig.12). 

地震計は， 3成分の加速度計SMAD-16である.時計は同期がとられており，サンプリングレー

トは 100Hzで記録されている.記録周波数範囲はoHz-25 Hz，ダイナミックレンジは 16ビッ
トA/D変換器の上位14ビットと， AGCの4ビットデータをあわせ18ビットであり，計算上は

108dBとなる.

解析に用いた 10個の地震の発震時と震央位置，観測点CNTへの震央距離と BackAzimuth 

およびマクゃニチュードを Table1に示し，観測点CNTと震央を Fig.1に示す.これらの地震の

震央はほぼ観測点を取り囲むよ 7に分布し，震央距離は最小12kmから最大140km，震源の深さ

はもっとも浅いもので14kmから最も深いもので約 190kmである.マクゃニチュードの範囲は，

3.8から 5.9である.

III.埋設地震計の方位決定

観測点CNTにおいては， 0 m， 10 m， 30 m， 100 mの4点では，十分な方位の精度をもって

地震計が設置されたが， 467mではその方位が設置時には未知であった.今回の研究に先立ち，467

mに埋設された地震計の方位推定を試みた.

埋設地震計の方位を設置後に推定する際には，観測記録のorbitを用いることが多い.例えば，

Seale and Archuleta (1989)はS波のorbitから推定した地震波の到来方向を震源の方位と比較

することにより，埋設地震計の方位を求めた.一方，植竹・他 (1991)は方位が既知の地震計を

基準として 2地震計聞の長周期P波の orbitの方向を比較することにより精度良〈埋設地震計

の方位を推定した.

方位を求めたい地震計の十分近くに基準となる地震計があるならば 2地震計聞の地震観測記

録の orbitの方向を比較するのが最も容易であり，また精度もよい.観測点CNTでは， 100mま

での地震計の方位はわかっているからこれを基準として 467mの地震計の方位を推定する.

1.解析方法

地震記録の orbitの偏向方向を ()o，方位を推定する地震計による記録のorbitの偏向方向を 0

としたとき，この地震計の基準となる地震計に対する相対方位φは， φ=一(θ-(0)である.今，

基準の地震計として 100mの地震計を選ぴ，その地震計による記録のorbitの偏向方向を 8100，方

位を推定すべき 467mの地震計による記録の orbitの偏向方向を {)467とし，求めるべき 467mの

地震計の方位を ~467 とすれば， φ467- 一({)467 - ()I 00) となる.

しかし，実際には，水平面へ投影された偏向方向を求めることになるので，入射角度が十分小

さくないと， S波の偏向方向を正しく求めることができない.したがって本解析では，震央距離
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に対して深きが4倍以上であり，入射角度が十分に小さいことが期待される No.1とNo.2の2

つの地震を解析対象とした (Table1).また，この2つの地震はP波の振幅がかなり小きいため

観測記録のS波部分のみを解析に用いた.

orbitの偏向方向の計算には， Park et al. (1987a)の方法を用いた.この方法では，ある時間

区間内の平均的な偏向方向を周波数領域で求めることができ，したがって，偏向方向の安定な周

波数範囲を容易に知ることができる.ただし，解析の対象となる時間区間で偏向方向が変化する

場合については，この方法を適用できないので，前もって偏向性の安定な時間区間を選定する必

要がある.

具体的には，次のような手順て解析を行った.

(1) 観測記録のS波部分で偏向方向の時間変化の小さい部分を選定する.

(2) (1)の時間区間について，周波数毎に orbitの偏向方向を推定する.

(3) orbitの偏向性が強<，入射角度の小きい周波数領域を選定する.

(4) (3)の周波数範囲について，地震計聞のorbitの偏向方向のずれを算出し，地震計の方位を推

定する.

(5) :t180。の不確定性を修正する.

手順(1)では Vidale(1986)の方法を用いて偏向方向の時間変化の小さい区間を 2.56秒間選ん

だ.手順(4)では，手順(3)で選定した周波数範囲における平均値をもって求める地震計の方位とし

た.すなわち，周波数fminからfmaxまで，周波数間隔L1fで'N=.L豆区百担笠個の orbitの偏向方向をL1f 問

求めたとすれば， 467mの地震計の方位rt467は，品。=81叫fm前十kL1f); k=O，lム..，N-1とぬ7=

8467(fm剖十kL1f); k=0，l，2，.・.，N-1との差の平均

φ467=会L(偽7一品 (1)

である.また，このような方法では， :t 180。の不確定性は避けられず. P波初動の押し引きなどの

別の情報からそれを決める必要がある.

2.解析および解析結果

Table 1のNo.1とNo.2の地震による記録について， Vidale (1986)の方法を用いて時間領

域で偏向方向解析を行った.この結果をもとに，主にS波を含み，かつ，偏向性が安定な部分2.

56秒間のウインドウを選定した.その結果を Fig.2， Fig. 3に示す.囲みで示されているのが選

定したウインドウである.

Park et al. (1987a)の方法によりこのウインドウの聞の偏向方向を周波数領域で計算した.結

果を Fig.4， Fig. 5に示す.この結果をみると， No.1， No.2の地震とも周波数1Hz前後のス

ペクトルが卓越しており，卓越周波数近傍では strike，dipとも安定している.また， 2つの地震

ともに 100mのdipが， 467mのdipに比べて小さくなっている.467mでのdipが10'-20'であ

るのに比べて， 100mではほぼO。に近い.これは 100mと467mの聞のインピーダンスの違いに
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地震波の波線が浅くなるほど垂直に近づくことを示唆している.より，

この結果から，卓越周波数近傍の dipがほぼO。である周波数領域を選ぴ，式(1)により偏向方向

の差を計算し 467mの方位を推定した.用いた周波数範囲は， NO.1が0.8-1.8Hz， NO.2が1.

NO.1の地震からは-61.8
0

，その結果467mの地震計の成分の lの方位は，0-2.0 Hzである.

ただし土180。の不確定性が含まれている.平均値と標NO.2の地震からは-60.9。と計算された.

また標準偏差も小きく，2つの結果は互いに整合的であり，準偏差，頻度分布を Fig.6に示す.

確からしい結果であると考えられる.最終的にこの2つの結果を平均し，成分1の方位が-61A，

または-61.4
0:t180。であるとした.

これを確定するために， 100mと，61A回転した 467mのP波初土180。の不確定性について，

P波NO.1とNO.2の記録のほかに，これを Fig.7に示す.動付近の水平動の記録を比較した.

の振幅の大きい NO.9の地震の記録もあわせて示した.水平動の振幅が小さいので判断しづらい

が， NO.6の波形を見るとよく位相があっていることが見て取れる.したがって，最終的に 467m
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0

であると推定した.
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今回の方位推定に用いた方法の確からしさを確認するために，同様の方法で，100mを基準とし

たom， 10m， 30mの方位を計算した.その結果を Table2に示す.NO.1の地震については 40

_70， NO.2の地震についてはom， 10mが60_ 90， 30 mが200という結果になっている.No. 
2の30mが他の結果と比べて非常に大きな値となっているが，この原因はよくわからない.他の

結果については， 地震計設置時の方位決定の測定誤差と，今回方位推定に採用した方法の推定誤

差の2つの要因が考えられる. しかし，いずれにせよこの方法によって約8。以下の精度で地震計

の方位を決定することができたと考えられる.
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IV. Qs値構造の推定

この章では， S波の Qが Qs=QoInで表わされる周波数依存性を持つと仮定し 1次元多重反

射理論に基づいて Qsげ)値の推定を行う.方法としては，地表で観測きれたS波のスペクトルと

10 m， 30 m， 100 m， 467 mで観測きれたS波のスベクトルとの比が地表と各深さの聞の伝達関数

であると考えて， SH波が垂直に入射したときの 1次元多重反射理論に基づいた理論伝達関数を

それにフィッティングさせることにより Qs(j)値を推定する.

1. S波のスペクトルとスペク卜ル比の評価

まず，観測記録を各地震ごとに transverse方向に回転する.No.3の地震の観測波形を trans-

verse方向に回転した波形を Fig.8に示す.No.3の地震は震央距離12kmと近いこともあって

解析に用いた 10個の地震の中では， S波の振幅が大きくその継続時間が短くなっている.S波部

分に着目すると地震波が上方に伝わるにしたがって，高周波成分に比べて低周波成分が卓越して

くるのが明らかであり，また振幅は増幅されて地表Omでは 467mに比べて約2倍になってい

る.Fig.8で、各波形の下に実線てや示したようにS波到達1秒前位から 5.12秒間の時間区聞を選定

し各深さにおける SH波のスペクトルを求めた.この際に multitaperspectral analysis[Park et 

al. (l987b)Jを用いた.taperは，N=512の27l"prolate taperを3次まで用いた.

このようにして No.lから No.10の10個の地震についてS波部分のスペクトルを求め，地表

と10m， 30 m， 100 m， 467 mの各深きについてスペクトル比を求めた.Fig.9に各深きごとに

Omとのスペクトル比を 10個の地震について重ね書きしたものを示す.どの場合もスペクトル

比の大きなピークの周波数はほぼ一致している.しかし，ピークの高さについては大きなばらつ

きがあり，例えばOmと10mのスペクトル比を見ると 3Hzのピークの値は最小と最大で10倍

の聞きがある.このようなどーク値のばらつきはどの深さについてもみられる.

また， 0.5 Hz以下の低周波数側ではスベクトル比が大きく乱れるが，これは，ノイズのためで

あると考えられる.Fig.10はNo.8の地震のS波のスペクトルとその直前の1.25秒間のスペク

トルである.以下，このS波直前のスベクトルを Pcodaのスペクトルと呼ぶことにする.S波の

スペクトルを求めた時間区間でも Pcodaは当然含まれていると考えるのが妥当であるから， S 

波のスペクトルの振幅がPcodaのスペクトルの振幅を下回っているょっな周波数範囲では，地

表と各深さのS波のスベクトル比はその聞のS波の伝達関数を正しく反映しないと考えられる.

一般に， 0.5 Hz以下の低周波数領域では，地表Omから 30mまでの深さのスペクトルについて

はS波と Pcodaのスペクトルはほぼ同じくらいの振幅を持っている.また，深さ 100mと457m

の場合は Pcodaのスペクトルの振幅がS波のスペクトルの振幅を上回っている.Fig.10に示し

たNo.8のように振幅の小きい地震では， 1Hz以下の低周波数側だけでなく， 1Hz以上の周波

数側でも S波のスベクトルの振幅がPcodaのスペクトルの張幅を下回る場合があることがわか

る.例えば， 100 mのS波スペクトルの約1.2Hzと2.5Hzの振幅の谷などである.このような
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Fig.9の振幅の谷はスベクトル比をとったとき非常に大きなピークや大きな谷となって現れる.

スペクトル比でピークの周波数の一致がよいのに対して振幅のばらつきが大きくなる原因の一つ

このようにS波のスベクトルの振幅がPcodaのスベクトルの振幅より小きくなっているこ

とにあると考えられる.

は，

フィッテイングの対象とするのは，個々の地震のスベクトル比ではなく， 10 本研究において，

いま述べたようにS波のスベクトその理由は，個の地震のスベクトル比を平均したものとする.

そのような周波数でルの振幅がPcodaのスペクトルの振幅より小きくなるような場合があり，

同じ理由また，はスペクトル比がS波の伝達関数を正しく反映していないと考えたからである.

このようにしてスベクトル比を平均する際に平均操作から削除した.からその様な周波数では，

求めたそれぞれの深さと地表とのスペクトル比の平均値と標準偏差を Fg.11に示す.

2. Qs構造の推定

観測点CNTは厚い堆積層上にあり，鉛直アレイの最深点である 467mの点も堆積層中に位置

し(Fig.12)，検層によると 467mの点でも S波伝播速度が1260m/secとかなり遅い結果となっ

その下の基盤との速度比が大きいたこのような遅い地震波伝播速度を持つ堆積層では，

め地震波が堆積層中に入射するとき大きく屈折して，

ている.

堆積層中を伝播する地震波の波線はほぼ鉛

S波の伝播は SH波鉛直入射の 1次元多重反射理論で説明できると考えられ直に近くなるため，

る.

地表Omで観測されたS波のスベクトルと 10m， 30 m， 100 m， 467 mの各点で観測されたS

波のスベクトルの比はその聞の伝達関数を反映しているので， SH波鉛直入射を仮定した場合の

l次元多重反射理論により計算される伝達関数をそれにフィッティングさせることにより堆積層
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における S波の Qs値を求めることができる.
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Fig.12. S wave velocity structure at 
CNT. This velocty structure is 
obtained from two times S wave 
logging 0 -100m and 60m-
500m， Arrows indicate the loca .. 
tions where accelerometers are 
installed 

堆積層のS速度構造は，検層により Omから 100mまでと 60mから 500mまでの二つに分け

て調べられている.検層によって求められたS波速度構造を Fig，12に示す. 2つの結果は 60m

から 100mの間でくい違っているがこれを修正してつなげたものを用いた.深さ 100mまでの浅

いほうの検層結果では深さ 68mから 100mまでS波速度500m/secとなっているが，もう 1つ

の深さ 60mから 500mまでの深い検層結果は深さ 90mから 560m/secとなっている.今回の

研究ではこの深いほうの検層の結果を採用して深さ 68mから 90mまでS波速度を 560m/sec 

とした.密度は各層のS波速度と岩質から適当と考えられる値を仮定した.これらを Table3に

示す.Qs値は Qs=Qo.tnの周波数依存性を仮定した.もし Qs値に周波数依存性が認められなけれ
ば n=0となり，Qs=Qoが得られるはずで、ある.以上の仮定の上でQ。と nを様々に変化させて理

論値を計算し試行錯誤でQs値を推定した.Qs値の推定は，浅い方から行い，そこで求められた

Qs値を固定して，順次深い方へと進めていった.

地表Omと深さ 10mでは観測値と理論値は 10Hz以上までピークの位置と援幅の両方をよ

く一致させることができた.Fig， 13にQ。と nを変えて計算した理論値を示す.観測されたスベ

クトル比は，周波数約 3Hzにおよそ 6のピークをもち，周波数10Hzと15Hzでも 4から 5の

ピーク値を持っている.これを理論値と比較してみると 3Hzのピークの振幅を一致させるため

には QoがIから 3という非常に小さい値を取らなくてはいけない.また，観測されたスペクトル
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比が10Hz以上の周波数でも周波数3Hz近傍の振幅とあまり変わらない振幅を持っている事

実を説明するためには， Qs値は n=0.8程度の周波数依存性を持たなくてはならない.Qs値が周

波数依存性を持たない(n=0)と仮定した場合，Q=3程度で3Hzの振幅は説明できるが10Hz 

の振幅が小さくなりすぎてしまう.

地表omと深さ 30mの間では周波数Oから 8Hzまで理論値と観測値を良〈一致させること
ができた(Fig.14).観測されたスペクトル比の 10Hzのピークが理論値では再現できず周波数9

Hz に現れている.また周波数 15Hzのピークの位置も一致させることができなかった.速度構造

を変化させてみてもこれ以上すべてのピークの位置の一致を改善することができず，結局検層結

果による速度構造を用いた時が最もよい一致を見せた.結果として第2層では Qs=3fO.7，第3層

では Qs=4fO.sという結果が得られた.

地表Omと深さ 100mの間では，周波数Oから 5Hzまで理論値と観測値を一致させることが

ただし，観測されたスペクトル比では周波数6.5Hzにピークが存在するが，できた (Fig.15). 
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これを再現できなかった.また，理論伝達関数では観測されたスベクトル比には存在しない周波

数 10Hz付近の大きな谷ができてしまった.検討の結果， 57mから 68mの聞に存在する低速度

層によってこの谷が作られていることが分かった.この低速度層の速度を 500m/secに変更する

とこの谷は改善されるが， 1Hzと2.2Hzのピークの位置が一致しなくなってしまう.そこで，

50mから 57mの第 4層と 57mから 68mの第5層をこの2層の平均の速度を持った 1層にし，

第4層と第 5層はS波速度330m/secで，Qs=6fo・6とした.この結果，低周波数側のピークの位

置を変えることなく理論値の 10Hzの谷を改善することができた.第6層の Qs値については，地

表Omから 100mまでの伝達関数に第6層が寄与するのは深さ 90mから 100mまでの 10mの

みであり， S波速度も 790m/secと早い速度を持っているため，この 10mの間で作られるピーク

の周波数範囲が10Hz以上となり，この解析から Qs値は求められなかった.

(a) 0m/467m (b) 0m/467m 

101 

10~ 1~ 1~ 10-1 100 101 

FREQUENCY (Hz) FREQUENCY (Hz) 

Fig.16. (a) Comparison between observed spectral ratio (Om/467m) and 
theoretical transfer function (Qo = 10， n =0.6). (b) Change of the theoret. 
ical teansfer function due to varying n value (from 0.0 to 0.8) in Q= 
10j". 

地表Omと深さ 467mの間ではあまり良〈理論値と観測値を一致させることができなかった

(Fig. 16).周波数 1Hzから 3Hzまでのピークの位置と振幅を理論値で一致させることができ

なかった.また，周波数2Hz付近と 8Hz付近では理論値と観測値が2倍から 3倍違っている.

そのため，Qs値の推定も任意性が大きし 10Hzまでの伝達関数の全体の傾向を合わせることに

よって，QOのおおよその値を求めた.結果として第6層がQO=8.第7層がQO=9，第8層が

Qo=10としたが，この3つの層に関しては Qs値が10程度の値を持つということしかいえない.

Fig. 16bには第6層，第 7層，第8層の仏を 10として nの値を n=O.O，n=0.4， n=0.8の

3つの場合について伝達関数を計算したものを示した.周波数10Hz以上で伝達関数の理論値が

観測値と同程度に 1から 3の値を持つためには Qs=Qalnの式において n=O.4から n=0.8とし

なくてはならず.ここでも Qs値が周波数依存性を持つことが確かめられた.
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Table 3. S wave velocity and density structures (initial and final models) and 
Qs structure obtained in this study. 

initaial model final model Qs (=QoIn) 
Depth 下TS ρ Vs ρ Q n 

m m/sec g/cm' m/sec g/cm' 
0-11 110 1.2 110 1.2 2 0.8 
一23 220 1.7 220 1.7 3 0.7 
-50 250 1.7 250 1.7 4 0.6 
-57 500 2.0 330 1.9 6 0.6 
一68 270 1.8 330 1.9 6 0.6 
90 560 2.0 560 2.0 7 0.6 
240 790 2.1 790 2.1 "='10 0.4-0.8 
420 970 2.2 970 2.2 "='10 0.4-0.8 

L空20- 1260 2.3 1260 2.3 "='10 0.4-0.8 
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解析の結果，足柄平野における堆積層の Qs構造を，地表から 30mの深さまでは 1Hzから 10

Hzの周波数範囲で，また 467mの深さまでは 1Hzから 6Hzの周波数範囲で求められた.この

結果をまとめて Table3に示す.

V.考察

本研究では，Qs値を推定するに当たって堆積層中のS波の伝播がSH波鉛直入射の1次元多

重反射理論で説明できるといっ仮定をおいたが，この仮定の正当性と得られた Qs値構造の妥当

性を確認するために，理論地震記象を合成して検討した. 1次元多重反射理論で計算された伝達

関数を用いて，Qsを求めることができた 1から 10Hzの周波数範囲で各深さにおける理論地震

記象を合成し，観測記録と比較した.理論記象の比較に当たって，各観測記録にハイカットフィ

ルターをかけて 10Hz以上の高周波成分を取り除いた. Fig. 17に深き 100mおよび467mの観

測記録を入力として合成した理論地震記象をS波部分の観測記録とあわせて示す.

100mの記録を入力として計算した理論記象は各深さで良〈似ているが， 467 mの記録を入力

として計算した理論記象は観測記録をあまり良〈再現してはいない.これは地表Omと467m

の聞のスベクトル比と 1次元多重反射理論で計算された伝達関数の一致があまり良くなかったこ

とを反映していると考えられる.Fig.16をもう一度見ると 1Hzから 3Hzの間では計算された

理論怯達関数が観測値を下回っているのに対し， 6Hzから 8Hzでは理論値が観測債を上回っ

ている.いずれにせよ， 100mの記録を入力とした理論記象は良〈観測記録を再現しており， 100 

m以浅では仮定の正当性と解析によって得られた Qs構造の妥当性が示された.深さ 100mと

467mの聞については， NO.1とNO.2の地震の場合を除いて，仮定が十分に成り立つほど入射

角度が小さくなかったのかもしれない.

次に，今回求められた Qs値と他の研究で求められた他地域の Q値を比較する.武村・他(1993)

は，地盤条件の異なる 4地点において，ボアホールで観測された地震動記録を用いて， 0.5Hz-20 

Hzの範囲ても波の Q値を求め，周波数依存性について検討した.彼らはまた，他の研究との比

較もおこなっている.武村・他 (1993)のFig.7とFig.8に本研究における結果を重ねたものが
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また，Fig.18にS波速度700m/s以下の 100mより浅い層の Q値，Fig.18とFig.19である.

Fig. 18をFig. 19にS波速度700m/s以上の 100mより深い層の Qsの範囲をハッチで示した.

みると，いずれの研究ても本研究と同様に，周波数と共に Qs値が大きくなる傾向が見られる.し

Fig.19では，本研究の結nの値は0.2程度である.TMK ( 0 -100 m)以外の地域では，かし，

果として Qs=10fO切冶ら QsニlOfO・8の範囲を示したが，これをみると他の地域とほぼ等しい Q値

が得られている.

カリフォルニアにおけるボアホールアレイの記録を用

いて観測された S波のスペクトル比と理論値を， 0.1 Hzから 10Hzの周波数範囲でフィッティ

Seale and Archuleta (1989)は，また，
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Fig.19. Comparison between the resulting Qs values 
in this study and other studies. Qs values in 
layers with S wave velocity faster than 700m/s 
are shown. Hatched area shows a range of Qs 
values evaluated in this study. (modified from 
Takemura et al. 1992) 

ただし，Qs値に周波数依存性は仮定していない.

と， 0mから 14mのS波速度290m/sの第1層と， 14mから 30mのS波速度620m/sの第2

層共に，Qs値はほぽ10という値になっている.これは，本研究で求められた Q値とほぽ等しい

値であるが，Qs値の周波数依存性を仮定せずとも観測値と理論値がかなりよく一致しており，こ

の点では，本研究と対照的である.しかし，彼らも 10Hz以上の周波数領域では Qs値の周波数依

この結果による

t(Hz) 

Qs値を求めている.ングし，

存性を示唆している.

以上の研究から Q値が周波数数Hzから数10Hzの範囲で，周波数依存性を持つことはほほ、間

一方，武村・他 (1993)では高周波側で Qs値が一定になるという結果もあり， また，違いない.

では，低周波数側でQs値がほぽ一定とみなしてよいということかSeale and Archuleta (1989) 

ある周波数範囲に限られているようである.Qs値が周波数依存性を持つのは，ら，

地震波の減衰の原因として，主として 2つの要因が考えられており，一つには内部減衰であり，

もう一つは不均質な媒質中を地震波が伝わる際の散乱による減衰である.武村・他 (1993)は，
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内部減衰による Qが周波数に依存しないことと，またこの Q値が高周波側の頭打ちのレベルと

ほぼ整合することから，高周波側では内部減衰による Qの影響があらわれているのではないかと

考えている.一方，散乱による減衰は，散乱体の代表的な大きさと地震波の波長の関係により，

周波数依存性を持っている.散乱体が具体的に何であるかはよくわかっていないが，散乱体の大

きさの分布がある大きさに集中しているょっな場合には，長波長の領域で散乱による Qが一定と

なることが考えられる.これらを考えあわせると， Q値が周波数依存性を示す周波数領域は，内

部減衰と散乱減衰がそれぞれ卓越する周波数領域の聞の選移領域であると考えることができるだ

ろう.

VI.結論

足柄平野のボアホール鉛直アレイの観測記録を用いて 1次元多重反射理論に基づいた理論伝

達関数を観測されたスペクトル比と一致させることによって，足柄平野の堆積層の Qs構造を求

めた.解析に先立ち，これまで未知であった深さ 467mにおける地震計の方位を決定した.

解析の結果，足柄平野Qs値は非常に小さしまたfO切ミら fo.8の強い周波数依存性を示すこと

がわかった.特に，深さ 11mまでの浅い部分では Qs値は Qs=2f。ぺ 11mから 23mまでは，

QS=3jO-7となった.それより深い部分でも Qs値がfの0.6乗に比例することが分かった.

この研究や Fukushimaet al. (1992)の研究で求められたごく小さい Qs値は，堆積層の減衰

の効果が地震動に与える影響が多大なものであることを示しており，強震動予測上堆積層の Q値

を知ることの重要性を示唆している.さらに，研究の結果得られた Qs値が強い周波数依存性を示

すことから，高周波数成分まで強震動を予測する場合，この効果を考慮する必要性があることが

分かった.
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