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We conducted broadband seismic observation of artificial explosions on November 28， 

1996， in the Kirishima volcanic area， southern Kyushu， Japan. This was the second broadband 

seismic observation in this region， following the one in 1994. We installed two broadband 

seismometers (STS-2) in the north and south of six explosions， in order to study the shallow 

structure of the Kirishima volcanic region. At the two observation sites (KVO and SNY)， 

seismometers could record all the six explosions. First， we compared waveforms and spectral 

data at the two observation sites. This comparison implies the complexity of both source and 

site factors. Next， we measured apparent P-wave velocity using arrival times of the initial 

P wave. Although some previous studies showed that Karakuni-Dake has high velocity 
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anomaly， we do not find high velocity anomaly there. Assuming a simple two-layered model， 

the observed travel time can be explained better. Thirdly， there is a secondary wave in 

seismogram at SNY whose amplitude is larger than the initial. Its spectrum， particle motion 

and travel time imply that it is originated from the existence of a nearly vertical strong 

reflection interface in the south of SNY. Finally， using the coda司normalizationmethod， we 

estimated the attenuation of the initial and secondary P waves. The frequency characteristics 

in the whole area do not indicate significant lateral variations， similar to the velocity 

structure. After the studied area is divided into the northern and southern parts， the value of 

Qp-1 has the maximum around 3Hz in the northern part of Iwo-Yama， which indicates that 

the representative size of heterogeneity is about 1km and/or larger than this size. Qp -1 values 

obtained from transverse seismograms agree with those from vertical ones， implying the 

possibility to estimate Q〆1well only by vertical component seismometers that are widely 
used in explosion observation in volcanic areas. 

しはじめに

1996年 11月28日に霧島火山休において人工地震の観測が行われた.本観測地域での人工地震

の観測は 1994年(鍵山ほか， 1995)に続いて 2度目であり，先の観測でも広帯域地震計は用いら

れている(前回ほか， 1995).今回の観測は 6回の人工爆破地震を固有周波数2Hzの上下動地震

計 (L-22D)を用いて 288観測点で記録すると同時に，広帯域地震計 (STS-2)を用いて L-22D

の設置場所とは異なった2観測点(1994年の観測と閉じ東京大学霧島火山観測所KVO(前回ほ

か， 1995)の他に，大浪池の南約3kmのSNY(Fig. 1))で記録した.記録計は(株)白山工業製

のデータロガー(LS8000 SH)を用いた.サンプル間隔は 4msである.爆破地点は KVOとSNY

の聞をほぼ東北東一西南西に伸びる形で配置され (Fig.1， Table 1， Table 2)， 6回の爆破は 11

月28日午前1時2分から約 10分ごとに行われた.

これまでの霧島火山群の探査からこの地域の構造について，以下のような特徴が明らかになっ

ている.硫黄山，新燃岳などの火山では約 10km以深に数n.mの低比抵抗層が広く分布してい

る.この層は火口直下では深さ 2-3kmまで浅くなっており，マグマあるいは火山方、スの上昇経

路と考えられている(鍵山ほか， 1996).一方，韓国母周辺の深さ 4-5kmには地震波が大きく減

衰する領域が認められ，この領域が韓国岳直下まで達している可能性がある(及川ほか， 1994). 

さらに， 1994年の探査のデータを用いたはぎとり法によって，高千穂河原周辺にほぽ東西方向に

延びる速度不連続面(筒井ほか，1996)の存在する可能性が指摘されており，それは西 (1997)に

よって低速度領域として検出されている.

今回の爆破地震観測では硫黄山直下の構造探査を目的として L-22D地震計は配置されている

が，本研究で用いたサーボ式速度地震計STS-2はこれらの測線をはさむように設置された.本研

究では広いフラットな周波数応答域(約0.02-120秒)と広ダイナミックレンジ (140db)で3

成分を記録する STS-2の特徴を活かし， (1)サイト特性， (2)大まかな速度構造， (3)観測

された後続波からの反射面の同定， (4)散乱・減衰の周波数依存性などを解析する.
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Fig.1. Location of six shot points (Sl-S6) (represented by stars)， 
two STS-2 observation sites (KVO and SNY) (solid rectangles) 
of the 1996 Kirishima explosion experiment， the proposed verti-
cal reflection interface (asterisks) and regionalization (Area A 
and Area B) for attenuation of the initial P wave. 

Table 1. Shot time， location and charge of all the six explosions. (Kagiyama， et 
al.， in preparation.) 

Time (JST) Latitude (N) Longitude (E) Altitude (m) Charge (kg) 

Shot 1 01 : 02'01.748" 31"56'15.7452" 130048'10.152" 849 300 

Shot 2 01 : 12'00.210" 31"56' 8.7216" 130.49'26.9256" 1056 250 

Shot 3 01 : 22'01.014" 31"56'28.5108" l30050' 48.966" 1193 250 

Shot 4 01 : 32'00.521" 31"57' 4.32" 130051'55.4544" 1151 250 

Shot 5 01 : 42'01.006" 31057'31.1832" 130052'39.4536" 826 250 

Shot 6 I 01: 52'00.343" I 31"58' 3.36" I 130053'52側"I 563 300 

Table 2. Locations of two observation points. 

Site I Latitude (N) I Longitude (町 IAltitude (m) 

KVO I 31"56'37.32" I l30050'29.52" I 1190 

SNY I 31"53'31.43" I l30051'37.30" I 920 

II.波形の特徴

3 

Fig.2はKVO，SNYにおいて観測した SHOTlとSHOT4 (以下， SHOTをSと表す)の

速度波形記録である.水平2成分を回転させ，地震波の伝播方向がラテーィアル成分(直交するの

がトランスパース成分)とする.各々の爆破について両観測点の速度波形の上下成分を Fig.3に
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(トランジションバンド幅

は1.5Hz)をかけている.また，比較しやすくするために各爆破ごとに振幅スケールを統ーした.

示す.ノイズを除くため， 1-20 Hzのコサインバンドパスフィルター
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Fig.2. Velocity seismograms recorded at KVO (first and third 
panels) and SNY (second and forth) for SHOT 1 (upper two 
panels) and SHOT 4 (lower two). The initial time of each 
seismogram represents the shot time. In each panel， transverse， 
radial and vertical components are shown from top to bottom. 
Arrows indicate the arrivals of the secondary wave at SNY. 
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各爆破において KVOはSNYに比べて震央距離が短いにもかかわらず，波形振幅が明らかに

小さい.また，両観測点でSlとS3の振幅は他の爆破に比べて大きく記録されている.S3の

KVOでの振幅が大きい原因は震央距離が短いことによると考えられるが， SNYでも振幅が大き

いので， SlとS3の大きな振幅は爆破地点の地盤の違いを反映しているものと考えられる.例え

ば， S 1と距離がほぼ等しい S5は火山噴出物で覆われているのに対し， S 1の地盤は古期の安山

岩類であるために(井ノ上， 1988 ; Kobayashi et al.， 1981)励起された波が強かったのであろう.

Fig. 2やFig.3の波形には，伝播する聞の反射，散乱や減衰の影響が含まれている.それらの

周波数特性を調べるために， Fig. 3に示された地震波形記録(爆破後30秒間の上下成分)に対す

る速度スベクトルを Fig.4に示す.KVO-S3は距離が近いためか例外的に高周波の波が記録さ

れているので， 1から 35Hzの範囲を示す.Fig. 4に示された爆破のスベクトルは，観測された波

形が実体波であり，震源距離に反比例して振幅が減少すると仮定して，距離を乗じることによっ

て規格化している.このスペクトルにはPから S波への変換波や表面波，ノイズなどが含まれて

おり，まずノイズの性質を調べる必要がある.

KVO， SNYの上下成分のノイズ(各爆破以前の任意の5秒間)のスペクトルも Fig.4に示す.

KVOの爆破スペクトルには目立ったピークがなしはぽフラットだが， S4やS6では 2Hz周辺

と4-6Hzの領域に弱いピークが見られる.一方， SNYではすべての爆破について 6-10Hzに

顕著なピークを持っていて，スベクトル全体で振幅がKVOの10倍以上大きい.また，ピークの

強度は爆破ごとに大きく異なっている.KVOでの記録と比較すると， 5Hz以下の低周波の波が

5-15 Hz領域に比べて著しく弱くなっている事も明瞭で、ある.

ノイズスベクトルの振幅の大きさを比較すると， SNYでは S2とS6について 6-10Hz付近

のノイズは観測された信号の20-30%の大きさであり，さらにスベクトルの形が類似しているの

で， Fig.4のSNYの爆破スベクトルを論じるときには，このノイズを除去する必要がある.SNY

のノイズ部分のスベクトルで顕著なように時間変化がみられ，ノイズ源の強きがすべての記録で

同じとはみなせないので，これらのスベクトルだけからサイト特性を正確に見積もることは困難

である.それでも， SNYのどのノイズ部分でも 6-7Hzのピークが存在するので，サイト特性に

よって常にこの周波数領域は大きく増幅されている結論づけられる.観測される波の特性から地

下構造を論じるには，サイト特性を何らかの方法で考慮する必要がある.

今回の観測では 2Hz地震計による観測を同時に行わなかったので直接比較は行えないが，前

田ほか (1995)やMaedaet al. (1997) と同様に低周波領域(<2Hz)の波が観測されており，爆

破でも 2Hz以下の低周波の波が励起される事がわかる.ただし， 1Hzより低周波領域では広帯

域地震計の感度は十分によいが，爆破が小さいせいか定量的な解析に耐えうるだけのエネルギー

は観測されなかった.一方，爆破点がKVOに近い S2， S 3， S 4については 12Hz付近の高周波

領域のピークは減衰せずに観測されている (Fig.4).また，距離が極めて近いKVO-S3は20Hz 

以上の波もはっきりと存在し，今回の規模や様式の爆破では 20Hz以上の高周波の波も十分に励

起きれていると結論できる.20Hz以上の高周波領域では減衰と散乱の効果が著しし特に火山地
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Fig.4. Spectra of the vertical component of the velocity for the waves excited by 
explosions (first column: KVO and third: SNY) and for the background noise 
(second: KVO and forth: SNY). For signals， the seismic records for 30 seconds 
after the shot time， which correspond to the seismograms shown in Fig. 3 are 
used. The arbitrary five seconds data prior to the shot times are used for 
estimating the noise spectra. Vertical scales for signal spectra are normalized by 
epicentral distance and scales for the noise spectra represent original amplitudes. 
Note that the amplitude scale for excited waves for KVO is ten times larger than 
that for SNY. 
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帯ではその傾向が強いので，定量的な測定が困難であるが，解析の分解能をあげるためにも 1Hz 

以下の低周波領域とあわせて，より強力な爆破による今後の新たな研究の可能性を示唆している.

III.見かけの P波速度

霧島火山群の速度構造については，これまでいくつかの研究がある.韓国岳の北西に位置する

硫黄山の下にはマグマ溜りがあるとされ(歌回ほか， 1994)，韓国岳の表層部の高速度異常(山

本・井田， 1994) も指摘されている.西 (1997)は1994年の人工地震探査のデータと地震波トモ

グラフィーの手法を用いて 3次元P波速度構造を求め，筒井ほか (1996)の地下構造不連続面を

低速度領域として検出している.

本研究では，観測点から爆破点まで震央距離が10km以下と比較的短いので，最初に到達する

波を直達P波と仮定して (Maedaet al.， 1997)，震源から観測点までの見かけの P波速度を計算

した.結果を Table3にまとめる.震央距離が極めて小きいためにごく表層の速度を示している

S 3-KVO以外は見かけの P波速度は約 3.3-3.9km/sとなり，雲仙火山では大きなばらつき

(2.4-4.2 km/s)が見られた (Maedaet al.， 1997)のと対照的に，水平方向の大きな速度異常が

存在しないを示している.

Table 3. Epicentral distance， travel time and apparent 
P.wave velocity at each source.receiver pair. 

SHOT-Sit巴 Distance (km) Travel time (s) Velocity (km/s) 

Sl -KVO 3.7200 1.13 3.29 

S2 -KVO 1.8660 0.50 3.73 

S3 -KVO 0.57869 0.22 2.63 

S4 -KVO 2.4050 0.76 3.16 

S5 -KVO 3.7938 1.07 3.55 

S6 -KVO 5.9566 1.66 3.59 

Sl -SNY 7.4323 2.00 3.72 

S2 -SNY 5.9332 1.73 3.43 

S3 -SNY 5.5999 1.66 3.37 

S4 -SNY 6.5747 1.84 3.57 

S5 -SNY 7.5631 

S6 -SNY 9.1008 2.32 3.92 

mean 3.45 

そこで，垂直方向のみに速度が変化する平行2層モデルを仮定し，その走時曲線と観測結果を

比べた (Fig.5).観測される初動の走時はこのモデルで十分に説明でき，走時曲線の傾きと切片か

ら，上部層の速度は 3.4km/sで厚きが1.4km，下部層の速度は 5.1km/sと推定される.筒井

ほか (1996)のはぎとり法の結果のうちで，ごく薄い低速度の表層を除いた厚さ1.5kmの第 2

層 (3.6km/s) と第 3層 (5.8km/s)によく一致している.
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Fig.5. Travel times of the initial P wave (solid rectangles) and the 
secondary wave at SNY (open rectangles)， with the traveJ.time 
curve (solid lines) for a flat two-layer model with upper and 
lower velocities of 3.4 km/s and 5.1 km/s and the thickness of 
the upper layer of 1.4 km. Travel time of the secondary wave 
(broken line) at SNY is obtained by assuming the average 
P-wave velocity of 3.2 km/s and P-to-P reflection by a vertical 
interface about 4 km in the south of SNY， as represented by 
asterisks in Figure 1. Another travel curve of the secondary 
wave is given by open circies， assuming that the wave comes 
directly from each shot， as for the initial P wave. 

IV.後続フェーズ

爆破による人工地震では単純な P波のみを励起するはずにもかかわらず， SNYではほとんど

の記録で小さな初動に続いて振幅の大きな第2波が観測される (Fig.2).前回ほか(1995)の記録

では不明瞭であるが，鍵山ほか (1995)の記録のいくつかにもこのような第2波が観測されてい

る.以下にこの第2波の特徴をまずまとめ，続いてその成因について推定する.

第2波の観測された特徴を以下にまとめる.

(1) SNYの記録のみに顕著に認められる (Figs.2， 3). 

( 2 )振幅は第2波の方が初動P波より 5倍以上大きい場合もある (Figs.2， 3). 

( 3 )初動P波の偏向面は，最初の0.1秒くらいは上下成分がやや大きいものの，すぐにばらば

らになる.第2波はある程度一定の方向にまとまっていて，水平成分も大きしさらにラディア

ル成分が比較的大きい (Fig.6). 

( 4 )卓越周波数，あるいはスペクトルの形は初動P波とほぼ同じである (Fig.6). 
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window of 0.4 sec for each shot at SNY (left figures) and their spectra of three 
components for SHOT 1 and SHOT 4. Arrows in the left figures indicate the 
starting points. 
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( 5 )波形をみる限りは分散はなく，むしろ立ち上がりは鋭い(Figs.2， 3). 

( 6 )初動P波との走時差はどの記録も約2秒近くで， もし震央距離で走時曲線上に載せると

(Fig. 5の0)，見かけ速度が遅<(3.4 km/s)，かつy切片が1.85秒と大きな値になる.

まず(1)から震源やKVO付近の地下構造によるものではない.また(6)のように初動から

2秒以上も遅れているので， SNY表層近くのサイト特性であることは否定できる.見かけ速度が

遅いようなのでS波や表面波とも考えられるが，初動P波と同じような爆破点から伝播経路を

通ってきたとしたら， (6)の走時での有意に大きい y切片は説明できない.特に(5)より，

表面波については全面的に否定できる.( 3 )のように偏向面が比較的まとまっていることからも，

SNY周辺の特別な地下構造によって反射・散乱された波であると結論できる.

爆破震源なので，原則的にP波のみが励起され， p-p反射(散乱)かP-S反射が可能性として残

る.( 2 )の特徴は極めて重要と考えられ，初動P波よりもはるかに大きい S変換波は考えにくい.

また， S波の非弾性減衰 (intrinsicQ-l)はP波より一般大きいが，それは高周波領域でより顕

著に現われる(例えば， Yoshimoto et al.， 1993).地表近くではその傾向がさらに強いはずであ

るので，もし第2波がS波なら 1Hz以上の一般的な短周期地震波形記録に見られるように卓越

周波数が初動P波よりも低くなるはずであるが， (4)のようにほぼ等しい.SNY直下の深い反

射面での変換波なら S波でも減衰は小さいので，これらの観測事実を説明できるかもしれない.

そこで， (6)の走時を考えると，見かけ速度3.4km/sを採用すると深さ 7km以上の反射面な

ら矛盾はしないが，実際にこの深きでは S波速度でも 5km/s近くになるし(筒井ほか， 1996)， 

また観測領域の大きさと比較すると KVOでも同様に記録されるべきである.いずれにせよ表面

近くを伝播する初動P波と 2秒近くの走時差は深い反射面で反射された S波であっても説明が

困難で込ある.(3)の水平成分がやや大きいことはS波に有利で、はあるが，初動P波がそれほどま

とまっていないことから強い証拠ではなく，入射角の大きいP波と考えても矛盾しない.

以上のことから，その他の可能性(例えば，深い反射面からのS波)は完全に排除できないもの

の初動P波とほぼ同じような比較的浅い層をほぼ水平に伝播し，ある垂直に近い反射面から長い

伝播距離のため遅れて SNYにやってくる P波と本研究では仮定する.以下にその反射面の位置

を推定する.SNYのみに観測され，初動P波から 2秒も遅れることから， SNYより南側と考え

るのが自然で、ある.こうすると(3 )のラディアル成分とも調和的になる.深さ方向の伝播につ

いてはたかだか 2km程度なので，走時としては水平方向の距離のみとし，ほぽ東西方向に走向

を持っていると仮定して，その位置を最小自乗法により求める (Fig.5の口).みかけ速度は 3.2

kmとなり，前節の上部層の速度(3.4km/s)とほぼ一致する.さらに，反射面の位置は SNYの

南約3.4kmを通る N83"Wの走向となり (Fig.1)，筒井ほか (1996)で指摘された南千穂河原周

辺にほぼ東西に延びる速度不連続面の位置とおおよそ一致する.

このようにこの仮説では多くの観測結果を説明できることがわかったが， (2)の大きな振幅に

ついては，あまり深くない部分に薄い低速度層が広がっていて，そこに P波がトラップして伝播

したり，あるいは反射面がちょうど凹型になって SNYではたまたま増幅されたなど，特殊な地下
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構造が必要で、ある.また， Fig. 2のKVOの波形には第2波らしき波もみられるが，初動P波と

の走時差は2秒以下などの特徴があり， SNYの第2波とは異なる成因と思われる.これらの構造

の可能性を絞っていくためには，今回とは爆破点と観測点の配置の異なる観測が今後必要となる.

v. p波の減衰 (Qp)

火山地域の内部構造は大変複雑で‘あり，マグマ等による非弾性減衰の著しく大きな部分も存在

するはずで、ある.ここでは，初動 P波と第 2波の Q値の周波数特性を考慮して霧島火山群におけ

る減衰の特徴を定量的に解析する.

波の振幅は exp(一ωr/2vQ) に比例して減衰する.ここで rは伝播距離， ωは角周波数，

U は地震波速度である.幾何学的な広がり U/r)を考慮すると観測点における実体波の振幅スペ

クトルは

A(ω) =S(ω) R (ω) exp (一ωr/2vQ)/r )
 

噌

E
よ(
 

と表せる.S(ω)は震源スペクトル，R(ω)は観測点直下のサイト特性である.本観測は広帯域

地震計を用いているため，測定する周波数帯(1-16Hz)内では地震計の特性についてはほぼフ

ラットとみなしてよい.

本研究ではサイト特性を見積もるためにコーダ正規化法 (Aki，1980)を用いる.コーダ波は観

測領域全体の不均質性による散乱波なので，細かな伝播経路などにはよらず平均的なサイト特性

を与えることを利用する.自然地震のコーダ波は主として S-S散乱波と考えられるが (Akiand 

Chouet， 1975;佐藤， 1984; Sato and Fehler， 1998)，本研究のような爆破では原則としてP波

のみが励起されるので，初動P波直後のPコー夕、波を用いることも考えられるが，この波の性質

は十分にはわかっていない(Satoand Fehler， 1998).特にローカル地震の上下成分は震源近くの

S-p散乱波で直達P波とほぼ等しい伝播経路を通ってくる (Kuwaharaet al.， 1997)ために，サ

イト特性の評価には使えない.爆破で、は p-p散乱波とは思われるが，その性質は不明である(特に

上下成分は伝播経路が直達Pi皮とほぼ同じと推定される).P-S散乱は P-P散乱よりも一般に強

くかっ波のcoherencyが落ちる(Satoand Fehler， 1998)ので， lapse timeが十分長い水平成分

の波形をコーダ波として用いた方が領域全体からの寄与とみなすことができる.これでは S波の

サイト特性になってしまうが，後で示すょっに Yoshimoto et al. (1993)のように P波の推定に

も十分信頼出来る結果が求まることがわかっているので，本研究で用いるサイト特性評価のため

のコーダ波とは， lapse timeが十分長い主に S波に散乱された波として自然地震と同様に扱う.

地震発生からの時間 tのコーダ波スペクトルの振幅 Ac(ω， t)は，

Ac(ω" t) =Sc(ω) Rc(ω)P (ω" t) (2) 

と表される.ここで，Sc(ω)はコーダの震源項，Rc(ω)は観測点直下のコーダに対するサイト特

性の項，P(ω" t)はコーダの時間変化も含めた伝播効果を表した項である.マグニチュード6以



人工地震の広帯域地震観測による霧島火山群のj支部構造 13 

下の地震について震央距離100km以下では，十分長い lapsetime (一般的には直達S波の走時

の約2倍)においてp(ω1，t)はほぽ一定に指数関数的に時間減衰するので (Akiand Chouet， 

1975 ; Y oshimoto et al.， 1993)，式(1)と式 (2)から

ln (A(ω) r/Ac(ω1， t)) =B-Cr (3) 

を導き出せる.コーダの始まる時刻を同じとすると，P(ω， t)がどの震源一観測点でも一定とな

るので，BとCは周波数のみに依存し，

C=ω/2vQ=ぜ/Qv (4) 

となる.

まず， 4つの帯域 (1-2，2-4， 4-8， 8-16 Hz)のコサインバンドパスフィルター(トラン

ジションバンド幅はそれぞれ 1Hz， 1.5 Hz， 1.5 Hz， 1.5 Hz)を地震波形記録にかける.各帯

域で上下成分のP波の立上りから1.5秒間の最大値と最小値の絶対値の平均をとって振幅

A(ω) とする.このデータ幅は，後続フェーズの節で述べた第2波がどの記録にも含まれないよ

うに定めた.次に， コーダスペクトルAc(ω，t)は十分大きな lapsetimeということで，爆破の

10秒後から 5秒間のトランスパース成分の自乗平均とした.ただし，爆破からの経過時聞が短い

と第2波と重なってしまい，大きな誤差を生じるので，そのようなデータは排除した.式(4)のP

波速度 UはTable3で示した値の平均値3.45km/sとした.

結果を Table4とFig.7にまとめる.我々の人工地震の観測では震源が少なし 1つの観測点

でのデータ数は限られているので，まず観測領域の平均の Qp値を求める.8Hz以上の高周波領

域では S/N比が悪いために測定数が少なく ，Qp値は求められない.本研究ではデータ数が

Yoshimoto et al. (1993)などに比べて少ないので，サイト特性の微妙な方位依存性を十分平均化

できない心配もあるが， Fig.7の結果をみると，距離にしたがって直線的に減少するので，得ら

Table 4. Amplitude attenuation Q-l of the initial P wave and secondary wave 
of SNY with their standard errors. The upper row represents values for 
coda amplitude with transverse component while vertical component in 
the lower. 

Frequency Average Area A (KVO) Area B (SNY) 

range (Hz) (initial) (initial) (initial) (secondary) 

Transverse 1-2 0.24(:t 0.084) 0.30(土0.19) 一一(一一) 一一(一一)

for coda 2-4 0.1O(:t 0.048) 0.32(:t0.095) 0.01l(:t 0.041) 0.081(土0.0098)

4-8 0.082(:t0.016) O.ll(土0.029) 0.080(:t 0.061) 0.053(土0.028)

Frequency Average Area A (KVO) Area B (SNY) 

range (Hz) (initial) (initial) (initial) 

Vertical 1-2 0.29(:t0.19) 0.48(:t 0.27) 一-(-)

for coda 2-4 0.072(:t0.061) 0.29(:t 0.13) 0.080(士0.063)

4-8 0.053(:tO.029) 0.1l(:t0.023) 一一(一一)
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Fig.7. Peak-to-peak amplitude of the initial P wave (upper figures) and secondary 
wave of SNY (lower) as a function of epicentral distance for the four frequency 
bands (1-2， 2-4， 4-8， and 8-16 Hz). The amplitude is corrected by the coda 
normalization method. Solid triangles and open circles represent the data for 
Area A (KVO) and Area B (SNY)， respectively. P-wave amplitude are measured 
with the vertical component while the transverse component is used for coda 
amplitude. Thin solid， dashed， and thick solid lines represent the lines fitted by 
the method of least squares for Area A， Area B and the whole area， respectively. 
For the secondary wave of SNY， the distance represents the total travel distance 
from each shot to SNY via the reflection interface of Fig. 1， as in Fig. 5. 

れた Qρ-1値は信頼できる.Yoshimoto et al. (1993)が関東地方の自然地震を解析した結果と同

様に，回帰直線に対するデータの分散は低周波側の方が若干大きくなっている.Y oshimoto et al. 

(1993)はこの原因を高周波領域での発震機構の複雑さ(Liuand Helmberger， 1985) と散乱を

起こす微細な不均質の分布の複雑さが十分に大きし観測される振幅の減衰が逆に平滑化される

とした.すると，数Hzより高周波の地震波に対しては本研究の地域内の不均質の空間分布は比較

的一様で、特別な構造の影響がないことを示唆している.また，雲仙普賢岳の同様の解析結果

(Maeda et al. (1997)のFig.7) と比べると，すべての周波数帯でデータの分散が有意に小さいの

で， P波の見かけの速度の結果とも合わせて霧島火山群では不均質の分布がより一様であると考



人工地震の広帯域地震観測による霧島火山群のj支部構造 15 

えられる.また， Maeda et al. (1997)による雲仙普賢岳の解析結果(低周波側で0.016) と比べ

て2Hz以下で 0.24とかなり大きい (Table4).カルデラ直下では著しく減衰が大きい領域があ

る事が報告されているので (Robertset al.， 1995)，この著しく大きな Qp-1値は妥当かもしれな

い.2 Hz以下の Qp-1値が大きいのはごく浅い人工地震を用いているために自然地震を用いた

コーダ、正規化法に比べて表面波がより大きく励起しているので，コーダ波に混入したためかもし

れない.しかしコーダ部分の波形は分散性を見かけ上は増していないし (Figs.2， 3)，用いた

コーダ部分は継続時間が十分に長いので， 1Hzより高周波の表面波は地表近くの大きな非弾性

減衰の影響で十分に減衰してしまっていると考えられる(例えば， Aki and Chouet， 1975) . 

次に， Qpl値の周波数依存性を直線回帰によって求めると，

Qp-1=0.30j-O.77 (5) 

となる (Fig.8の口).べき乗指数が-1より大きいので，ある一定時間での減衰は高周波の方が大

きいことを示している.一般に散乱による減衰の強さは散乱体の空間的大きさと地震波の波長と

が同程度の時に顕著になる(佐藤， 1984). Maeda et al. (1997)の雲仙での結果では 4-10Hzに

仏 1値のピークが存在しこれに対応する 0.2km程度の大きさの不均質が卓越していると結論

している.これに対して，本研究の Qp-1のべき乗則からはある特徴的な大きさの不均質の存在を

示唆しない.ただし，関東地方で求められたべき乗指数-0.95よりも大きい (Yoshimoto et al.， 

1993)ので，数Hzより高周波領域の減衰が相対的に大きい事となり，その波長に対応する 0.1

ロWholearea 
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Fig.8. QJρ1 versus central frequency diagrams of the initial P wave 
for whole area (open rectangles)， Area A (solid triangles) and 
Area B (reversed solid triangles) as well as the secondary wave 
of SNY (open diamonds). Dashed lines represent the results of 
the least.squared fitting with error bars. 
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km以下の微細な不均質が相対的に多く存在することを示している.火山地域の近地での地震波

減衰の研究は Goldsteinand Chouet (1994)やChouetet aI. (1997)など，近年始まったばかり

でその分解能は十分で込なし局所的に仏 l値が極端に小さい部分が多く存在する可能性もあり，

今後の研究に値すると考える.

次に， KVO， SNYそれぞれのみの記録から Qp-l値を求めた (Table4， Figs. 7， 8). S 1から

S6を結んだ線の北側の領域Aと南側の領域Bの2つの領域に分けて(Fig.1)，各々の領域の

Qp-l値を求めたとおおまかに考えてよい.Fig. 8に示すょっに領域Aは中心周波数3Hzの

Qp-l値がやや大きい.領域Aで Qp-l値が2-4Hz付近で大きくなることは，この波長に対応す

る0.9から1.8km程度の不均質が卓越して存在する可能性を示している.具体的には地震波散

乱効果のある火砕物あるいは帯水層(三ヶ田， 1996)などが考えられる.

一方，領域Bの韓国岳付近では減衰の大きな領域がほぼ地表付近まで達している(及川ほか，

1994) とされている.本研究では，震央距離がほぼ一定であり，さらにデータ数が少ないため，

Qp-l値はほとんど求められないが，SNYで観測された波は KVOで観測された波より減衰が若干

小さい(Fig.8).これは，地域差ばかりではなく SNYの震央距離は系統的に大きいので，Qρ-111直

の測定に用いた P波は深い部分をより長く伝播し，そこでの減衰が小さいことによると考えられ

る.

最後に， SNYでの第2波の Qp-l値ついても， Fig. 5で求めた第2i皮の平均速度3.2km/sを

用いて，同様の解析を行うことによって求めた (Table4， Figs. 7， 8). Fig. 1の反射面での反射

も入れた Fig.5と同様な伝播距離を用いた.すべてのデータでは反射面での反射係数は同じであ

るとみなし，式 (3)をそのまま適用した.SNYの第2波はデータ数が少ないので十分な比較は

できないが， SNYの初動P波と第2波の減衰の特徴や値に著しい違いはない (Fig.8の0).こ

の結果は第2波が例えば地下深くからの反射波やS波というよりは初動P波と大部分は同じ領

域を伝播してきた P波である事を示している.つまり，第2波は Fig.5の走時からみて深さ 2

kmより浅い部分を伝播し， SNYの南のほぼ垂直な構造で反射した P波であるという我々の仮

説をさらに支持する結果が得られた.

今回のような爆破震源、では原則的に P波のみが励起きれるので仏-1値を測定するのに適して

いる.コーダスベクトルAc(ω，t)を水平成分(ここではトランスパース成分)ではなく上下成分

を用いた場合の Qp-l値を Fig.9とTable4に比較した.領域Aに限っても，データが少ないな

がら低周波側を除けばほぽ一致している.このようにコーダ部分についても上下成分からの Qp-l

値がほぼ正しいことが示されれば，地震計の特性を考慮することによって，火山地域の人工地震

観測で2Hz上下動地震計のみで Qρl値をある程度の精度で測定可能となり，減衰について飛躍

的なデータ量を与えてくれることになるはずで、，さらに多くの広帯域地震計による観測よるこの

種の検討が望まれる.
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本研究では，霧島火山群の浅部構造を知るために，まず，広帯域地震波形とスペクトルからそ

れぞれのサイト特性と特徴的な構造を推定し，次に，初動を用いて本観測地域の速度構造を求め

た.SNYで観測される第2波の原因となる地下構造を推定し，さらに，拡張されたコーダ正規化

法による P波の減衰の周波数依存性を求めた.

見かけの P波速度は雲仙普賢岳 (Maedaet al.， 1997)の観測と比べると，領域全体としては

ほぼ一様とみなせ，平行2層モテ、、ルを仮定すると初動 P波の観測データをよく説明できる (Fig.

5)ので，火山地域にもかかわらず水平不均質は比較的小さいと結論される.SNYでの観測波形に

振幅の大きな第2波が明瞭に見られたが，走時や周波数特性から SNYの南側約 4kmに地表面

に対して垂直に近いほぽ東西方向の反射面から来た P波と考えられる.一方，初動P波の減衰は

全領域ではべき乗則の周波数特性とみなすことができ，特定の規模の不均質の卓越は見られない

が，領域Aでは中心周波数3Hzで Qρー1値が最大になり，約 1kmの規模の不均質が卓越して存

在することが推定される.硫黄山の下には帯水層が存在する(鍵山ほか， 1996) とされており，帯

水層の強い地震散乱効果に対応しているかもしれない.それでも，雲仙の同様な解析結果

(Maeda et al.， 1997) と比較すると，霧島火山群の浅部構造は全体的にほぼ一様で、あるのが大き

な特徴である.最後に，Qρー1値の推定には通常はコーダ部分として水平成分を用いるが，上下成

分を用いてもだいたいの傾向は一致した.つまり，上下成分だけの観測でも火山地域の仏-，値を

かなりよく推定できる可能性がわかった.
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本研究によっても本観測地域の南部には不連続面が存在する可能性が示されたが，今後，この

ような構造に焦点を絞ったより密な広帯域の観測網によって，より詳細な構造が明確になると考

える.
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