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論文要旨 

地震動に耐えうる構造物を設計するには，適切な入力地震動の設定が不可欠であり，そのた

めには震源特性，地震波の伝播過程，ならびに建設地点直下およびその近傍の地下構造が地震

動に与える増幅効果を精密に評価する必要がある．特に地下構造は地震動の増幅特性に大きく

影響するため，浅部から深部で正確な推定が重要である．今日までに，地震記録や物理探査デ

ータを用いた地下構造推定手法が多く開発され，地下構造も公開されてきている．しかし，深

部地下構造の推定結果は手法によって顕著な差異が現れることがあり，不整形な地下構造が波

動場の複雑性に関与し，平行成層構造仮定を用いた解析手法の限界が示唆されている．また，

近年，地震波干渉法を用いた地下構造のチューニングが進展している．この手法は，単一観測

点で得られた地震記録の自己相関関数から直達波と反射波の共通の走時差を抽出し，既存モデ

ルを修正するものである．しかし，平行成層構造仮定に基づくため，複雑な地下構造への適用

には課題が残る．本研究では，複雑な地下構造を有する地域の単一観測点で観測された地震記

録を対象に，地震記録の自己相関関数を波線経路ごとに分類し，地下構造の不整形性を推定す

ることを目的とする．本論文は全 6 章で構成され，以下に各章の概要を示す． 

第 1 章「序論」では，本研究の背景と目的について述べる．地震被害の軽減に向けた設計用

入力地震動の作成および地震観測網の発展に関する歴史的背景を整理し，3 次元地下構造モデ

ルの必要性，実施例，およびこれらに付随する課題を指摘した．従来の地下構造推定手法を概

観し，平行成層構造仮定の限界や高コスト等の課題を指摘した．さらに，地震波干渉法および

自己相関関数解析の歴史や適用事例を整理し，本研究における解析手法との違いを明確にした．

特に，本研究で使用する不整形構造に基づく自己相関関数解析と従来の自己相関関数解析にお

ける地下構造推定に関する解釈を示し，不整形を含めた構造推定手法となる潜在性を述べた．

これにより，本研究が地下構造推定において持つ学術的意義を明確にし，複数の地震観測点に

適用することで，3 次元地下構造モデルの高精度化に資する手法になることを示した． 

第 2 章「地震記録の自己相関関数解析」では，第一に研究対象とする地域に関して，2018 年

北海道胆振東部地震で建築物に危険な地震動が発生した勇払平野を対象とすること，浅部地下

構造の推定がなされ，地震動特性を説明する一定の成果が得られているものの，深部に関して

の議論が不十分であること，等の選定理由を述べた．対象地域の形成過程について，地質学的

および地形学的観点から整理し，既存の地下構造モデルから地下構造の不整形性を確認した．

次に，2018 年北海道胆振東部地震の余震の震源分布を整理し，臨時観測により得られている連

続記録から地震記録を抽出した．ここで，本章から第 4 章における解析の基盤となる地震記録

の自己相関関数の計算手法に関して整理した．その後，収集した地震記録を用いて自己相関関

数を計算した．また，既存の地下構造モデルにより計算される理論自己相関関数を求め，地震

記録の自己相関関数と比較し，既存構造の層境界深さを検討した． 

第 3 章「地震記録の自己相関関数の変動」では，震源情報を基に地震記録の自己相関関数の

形状を詳細に分析した．震源が近い地震記録の自己相関関数においては，浅部の層境界の反射

に対応する位相のシグナルが明瞭に観測され，これがスタック処理によってさらに強調される

ことを確認した．一方で，深部層境界に対応する位相のシグナルは，地震ごとに異なる特徴を
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示すことが分かった．この傾向をさらに解析するため，震源の空間分布に基づいて地震記録の

自己相関関数を分類した結果，共通の層境界反射に関連すると考えられるシグナルが強調され，

さらにそのシグナルが震源の空間分布に関連して推移することを見いだした．これらの結果か

ら，自己相関関数の形状が波線経路に密接に関連している推察され，不整形構造の推定に用い

られる情報となることが示唆された． 

第 4 章「不整形構造を用いた自己相関関数の数値実験」では，第 3 章で観測された地震記録

の自己相関関数の変動する要因を究明するために，離散化波数法，3 次元有限差分法，および

レイトレーシングを用いた数値実験を通じて検討し，さらに走時差の推移を目的関数とする逆

解析による不整形構造の推定可能性を評価した．まず，離散化波数法を用いて，2 次元の平行

成層構造と点震源仮定を仮定したシミュレーションから，震源放射特性係数が自己相関関数に

及ぼす影響を解析した．その結果，直達波と反射波の放射特性係数が地震記録の自己相関関数

に影響することが明らかとなった．次に，3 次元有限差分法を用いて平行成層構造と不整形構

造を仮定したシミュレーションを実施した結果，両構造で走時差の変動に異なる傾向が見られ

た．特に，不整形層境界が他層境界の走時差にも影響を与えることが確認され，自己相関関数

の形状が不整形構造の影響を受けることを示した．さらに，震源分布に基づく走時差の推移を

分析するため，一様に傾斜した基盤構造に平面波が入射するモデルを仮定してシミュレーショ

ンを実施した．このデータを基に基盤面の深さと傾斜の逆推定から，設定した構造に近い正解

値が得られ，自己相関関数を活用した不整形構造の推定可能性が示された．最後に，不整形構

造が波線経路に及ぼす影響を分析するため，3 次元地下構造モデルを用いてレイトレーシング

を実施しした．その結果，不整形形状により観測点に到達する波線経路が複数存在する場合が

あることが確認され，同一層境界から複数の反射波が生じること，およびそれが自己相関関数

に対応する複数のシグナルをもたらすことが示された． 

第 5 章「実用に向けた検討」では，不整形構造の推定に向けた一般的なアプローチについて

議論した．まず，既往の文献で得られた自己相関関数解析の結果と，第 3 章で示された自己相

関関数の形状変動との相違点を明確にし，従来の平行成層構造仮定に基づく解析手法が抱える

限界を指摘した．既存の研究では，自己相関関数は主に平行成層構造に基づく解析が行われて

おり，地下構造が不整形である場合の影響が十分に考慮されていなかった．本研究では，地下

構造の不整形性が自己相関関数の形状に強く影響を与えることが明らかとなり，これをもとに

自己相関関数解析を再解釈した．さらに，第 4 章での数値実験結果を基に，自己相関関数の形

状が層境界の不整形性による波線経路の複雑化に起因することを確認した．この結果により，

自己相関関数が不整形構造を推定する有効な指標となる可能性が示された．加えて，自己相関

関数を用いた不整形構造の推定方法を提案し，従来手法の限界を克服する新たなアプローチの

実現に向けた議論を行った． 

第 6 章「結論」では，本論の成果をまとめ，今後の課題とその展望についてまとめた． 
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第 1 章 序論 

 

 

1.1 研究の背景と目的 

 

強震動を精度良く予測するためには，震源の破壊様式や断層面の大きさに関する震源特性，

地殻およびマントルにおける減衰に関する伝播経路特性，さらに観測点近傍の堆積層による地

震動の増幅に関する地盤増幅特性の 3 つの特性を定量的に評価する必要がある．我が国では，

1995 年の兵庫県南部地震を契機として，強震動の分布や構造物の破壊メカニズムを解明するこ

とを目的に地震防災対策特別措置法[1-1]が制定され，全国的に強震観測網が整備された．1996 年

以降，強震観測網が普及する中で，気象庁震度階級の最大震度である震度 7を記録した地震は，

2004 年の新潟中越地震，2011 年の東北地方太平洋沖地震，2016 年の熊本地震（前震および本

震），2018 年の北海道胆振東部地震，2024 年の能登半島沖地震の計 6 回である． 

2016 年の熊本地震では，益城町で観測された強震動の要因の一つとして，観測点と震源断層

の破壊伝播に伴うディレクティビティ効果が影響したと考えられている（例えば，小林・他，

2017[1-2]）．一方，2011 年の東北地方太平洋沖地震では，震源から遠く離れた大阪湾沿岸部や伊

勢湾沿岸部において長周期地震動が観測された．この現象について，天藤・他（2015, 2016）[1-

3], [1-4]は 3 次元有限差分法を用いて解析を行い，堆積層の 3 次元地形効果が地震動の長周期成分

を増幅する干渉を引き起こしたことを示した． 

2003 年十勝沖地震における北海道苫小牧市での石油タンク火災[1-5]を契機に，高さ 60 m を超

える建築物や免震構造物に対して，長周期地震動を適切に評価する重要性が再認識された．こ

れらの構造物の設計では，建築基準法第 20 条第 1 項第一号に基づく構造計算が必要であり，

時刻歴応答解析建築構造安全性能評価業務方法書で規定される設計用入力地震動が用いられ

ている．設計用入力地震動は，建築基準法に定められる稀に発生する中小地震と極めて稀に発

生する大地震の地震動レベルと同等の告示波，告示波が登場する前に使用されていた設計用地

震波である標準波，地震と地盤特性を反映したうえで長周期成分に関して補完された基整促波，

建設地点周辺の活断層と地盤構造から作成されるサイト波の 4 種類に分類される． 

今後，発生が予測される南海トラフ地震に対する時刻歴応答解析では，告示波またはサイト

波 3 波以上と観測地震波 3 波以上を用いた検討がなされている．さらに，被害が集中すると予

測される三大都市圏等では，1 波以上の長周期地震動を用いることが義務付けられている． 

このように，適切な設計用入力地震動を作成するためには，震源から放出される地震波の周

波数特性や地下構造の 1 次元的な特性にとどまらず，3 次元の不整形構造を精度良く推定する

必要がある．特に，構造物の振動被害の要因となる S 波速度分布の評価が重要である．2000 年

代には，ボーリング探査などの地質情報に加えて，地震動を用いた解析や各種物理探査の結果
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を基に，約 1 km メッシュの 3 次元地下構造モデルが構築されている（例：J-SHIS V4[1-6], JIVSM[1-

7]）．これらの物理探査の解析には，1 次元地下構造を仮定する微動探査や重力探査，および 2

次元地下構造を同定可能な地震反射法探査などが含まれる． 

地震記録を用いた解析手法としては，観測点直下の構造を 1 次元地下構造と仮定するスペク

トル比解析や自己相関関数解析がある．さらに，2 次元・3 次元地下構造を対象とする手法に

は，波形逆解析（例えば，笠松，2020[1-8]）や地震波トモグラフィーが挙げられる．推定された

1 次元地下構造モデルを用い，既存の 2 次元地下構造モデルを補間することで，仮の 3 次元地

下構造モデルが作成される．その後，得られた 3 次元地下構造モデルを用いてシミュレーショ

ンを実施し，波形の周波数特性や増幅特性が観測データを説明可能になるまで，地震記録や微

動観測データを基にモデルの調整を繰り返す．しかし，これらの地下構造探査にはいくつかの

課題がある．例えば，解析上の制約や金銭的コスト，物理的に探査が不可能な領域の存在，お

よび 3 次元構造モデルの作成における高い計算コストなどである． 

2018 年北海道胆振東部地震の発生後，北海道勇払平野を中心に地下構造の探査や推定が進め

られている（例：Noguchi et al., 2021[1-9]）．特に甚大な建物被害が生じたむかわ町では，地震動

の周期 1～2 秒が卓越して観測された．この要因の一つとして，微動アレイ探査と表面波探査

によって推定された浅部地下構造に基づく地盤増幅特性と地盤の非線形挙動が影響したと考

えられている[1-10]．一方で，微動アレイ探査による深部地下構造の推定結果は，吉田・他（2022）

[1-11]がレシーバー関数を用いて推定した結果と一致していない．勇払平野において地震基盤面

が深く複雑であること[1-12]から，両解析が仮定する 1 次元地下構造モデルでは地下構造を正確

に推定することが困難であったと考えられる．同様に，K-NET 鵡川観測点とそこから北北東約

4 km の観測点で推定された 1 次元地下構造モデルを用いたシミュレーション波形でも，直達 S

波の走時差を説明できなかった．このことから，地下構造の不整形が影響している可能性が示

唆される（中川・他，2020[1-13]）． 

以上，強震観測網の普及や近年の地震被害，および 3 次元地下構造モデルの作成手法につい

て概観したが，依然として多くの課題が残されている．特に地下構造モデルの作成に焦点を当

てた場合，以下の課題が挙げられる． 

1. 構造が不整形である場合，1次元地下構造を仮定する解析では推定結果に誤差が生じる． 

2. 反射法地震探査など 2 次元構造を推定する探査には，金銭的および物理的な制約がある． 

3. 3 次元地下構造モデルの作成では，参照される 1 次元および 2 次元地下構造データに偏

りがある上，計算コストが高い． 

これらの課題に対して，単一の強震観測点の強震記録を用いて構造の不整形を推定可能な汎

用的手法を確立することができれば，3 次元地下構造モデル作成の重要な補間データとなる．

さらに，全国規模で展開されている強震観測網の地震記録に適用することで，より高精度な 3

次元地下構造モデルの構築が可能となり，地震動予測の精度を大幅に向上させることが期待さ

れる． 

地表における単一強震観測点の地震記録の自己相関関数は，地震波干渉法理論に基づき，平

行成層構造および平面波入射を仮定して観測点直下の 1次元地下構造をチューニングする手法
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として利用されている[1-14]．しかし，1 次元地下構造モデルを仮定する場合，不整形構造の影響

によって推定結果に誤差が生じる可能性がある．一方で，地震波線理論を応用することで波動

場を 3 次元的に扱うことが可能となり，不整形構造を考慮した地下構造のチューニングが可能

となると考えられる． 

本研究では，複雑な地下構造を有し，2018 年北海道胆振東部地震後に数多くの余震記録が発

生したことを理由に，北海道勇払平野の臨時強震観測点の強震記録を対象とし，地下構造の不

整形が地震記録の自己相関関数に与える形状変化を明らかにすることを目的とする．さらに，

その形状変化の推移を基に，不整形構造の推定可能性を数値実験によって検討し，地震波線理

論に基づく自己相関関数解析手法を提案する．従来の自己相関関数解析では，不整形構造の影

響により波動場の解釈が困難になることが想定されるため，地震波線理論を活用して波線経路

を明確化することが，解析精度の向上と波動場の適切な解釈において重要である． 

 

1.2 既往の研究 

 

本節では，地下構造を推定するための他の物理探査手法，地震波干渉法とその理論に基づく

自己相関関数解析について概説し，本研究の目的と意義を明確にする． 

 

1.2.1 物理探査 

 

物理探査手法は大きくアクティブ探査とパッシブ探査に分けられる．アクティブ探査は人工

震源や電気，電磁波を利用し，パッシブ探査は微動や地震，重力などの自然現象を利用する点

で異なる．以下に，アクティブ探査とパッシブ探査の主な手法について概説する． 

 

（1） アクティブ探査 

アクティブ探査には，屈折法地震探査や，反射法地震探査，表面波探査（Multi-channel analysis 

of surface wave），電気探査（Electrical survey）等があり，共通して複数の受信機と人工震源を

用いる．人工震源には，かけややハンマーを用いた人力による起振や，ダイナマイトによる発

破，起震車による起振等があり，これらを使用することで地下の構造や物理的特性を調査する

ことができる．また，受信機間隔が大きくなるにつれて，対象とする深度が大きくなるという

特徴がある． 

 

（1-1） 地震探査 

屈折法地震探査と反射法地震探査は，人工震源から放出される波動場が地下構造内を伝播す

る弾性波の速度が異なる層境界で屈折や反射を生じるという物理現象に基づく探査手法であ

り，これらの現象はホイヘンスの原理（Huygens’ principle）で説明できる．両手法において，地

震波は震源から発生し，地下構造を伝播する過程で屈折や反射を繰り返しながら地表に到達す

る．この波動は地表または地中に設置された受信機で記録され，発震時刻から受信時刻までの
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走時を解析することで地下構造を推定する． 

屈折法地震探査は，1929 年に日本で初めて秋田県黒川油田で実施され，その後，萩原（1938）

[1-14]により，走時曲線を用いて伝播速度と基盤面深度を計算する「萩原の方法」が開発された．

この方法は，一様傾斜構造などの2次元地下構造の推定に応用され，現在も発展を続けている．

例えば，増田（1992）[1-15]では，屈折法地震探査の解析手法の歴史的展開が詳述されている． 

一方，反射法地震探査は，地下構造の不連続面で反射した地震波を複数の受信点で測定

し，走時データを基に，地震波線理論に基づき，地下構造を高解像度でイメージングする手

法である．この手法は，断層調査や複雑な地下構造の把握に広く利用されている．また，エ

アガンを震源として使用することで，海底探査にも応用されており（例えば，山下・他，

2013[1-16]），観測点の密度や配置を調整することで 3 次元的な構造解析が可能となる． 

ただし，これらの手法には制約も存在する．例えば，ノイズが多い地域ではデータの解釈

が困難になるほか，都市部ではダイナマイトを震源とする発破が実施しづらいという課題が

挙げられる． 

 

（1-2） 表面波探査 

面波探査は，上下加振により発生するレイリー波型，または水平加振により発生するラブ

波型の表面波を対象とした 1 次元地下構造の探査手法であり，これらの表面波は周波数ごと

に異なる伝播速度を示す分散性を持つ．この特性を得ることは，地下構造に関する情報を間

接的に得ることになる．分散性の計算について，2 つの受信器の間を伝播する表面波の速度

は，相互相関関数を用いて算出される到達時刻差と受信器間距離から推定され，これにより

周波数ごとの伝播速度が求められる．その結果，得られたデータは分散曲線として表され，

遺伝的アルゴリズム（GA）等を用いて，逆解析により地下構造の推定に利用される．また，

表面波探査における伝播速度の計算には，Capon（1969）[1-17]や Laccos et al.（1969）[1-18]の信

号処理手法に基づいた F-K 法（Frequency-Wavenumber method）を適用することも可能であ

る．この方法は，高解像度の波数解析を行うことで，表面波の位相速度を精密に推定できる

ため，分散曲線の推定精度を向上させる．さらに，解析に使用される記録は，SN 比（signal-

to-noise ratio）を改善し，解析結果を向上させるため，同一位置からの複数の起振によって得

られる記録を用いて，スタック処理を施すこともある． 

 

（1-3） 電気探査 

電気探査は，比抵抗法とも呼ばれ，地中に電流を流し，2 つの電極間で測定される電位差か

ら見かけの比抵抗を算出する手法である．この比抵抗値は，地盤の構成物質，空隙率，飽和

度，および含水率の分布を推定するための重要な情報を提供する．そのため，地下水位の探

査や，水資源探査，鉱床探査をはじめとするさまざまな分野で利用されている（例えば，堀

田・他[1-19]）．さらに，電気探査は比較的低コストで実施可能であり，迅速に広範囲を調査で

きるという利点を有している． 
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（2） パッシブ探査 

パッシブ探査は，人工的な震源やエネルギー源を用いずに，微動や地震波，重力場などの

自然界で発生するエネルギー源を用いて，地下構造を探査する手法である．この手法には，

微動を用いた微動アレイ探査や微動 H/V スペクトル，重力異常を用いた重力探査，地震を用

いた伝達関数やレシーバー関数等がある． 

 

（2-1）微動探査 

微動探査は，単一の観測点および複数の観測点で観測される微動を解析対象とする手法で

ある．微動は，人間活動に伴う短周期の微動から波浪や潮汐等の自然由来の長周期微動成分

が含まれている．表面波は実体波に比べて減衰が小さいという特性を活かし，主に表面波を

対象とした探査法である． 

単点微動に関して，1960 年代，Kanai and Tanaka（1961）[1-20]の研究によりその基礎が築か

れ，1970 年代には野越・五十嵐（1970, 1971）[1-21, 22]が平行成層構造におけるレイリー波の基

本モードの楕円率と卓越周波数の対応関係を明示した．水平成分のスペクトルを上下成分の

スペクトルで除算する手法が用いられ，これにより観測地点の地盤の卓越振動数を抽出する

ことが可能であると考えられている．この方法は，観測場所や観測時間に対する制限が小さ

いという利点を持つが，堆積層と基盤間にインピーダンスコントラストがない場合，地下構

造を精度良く推定することが難しいと指摘されている． 

一方，微動アレイ探査は，Aki（1957）[1-23]によって空間自己相関法（spatial autocorrelation: 

SPAC 法）が提唱され，岡田（2003）[1-24]などによって実用化が進められ，現在では S 波速度

構造の推定に全国的に活用されている（例えば，XX）．この探査手法では，観測点より遠方

の振動源があらゆる方向から平面波として入射すると仮定し，表面波の位相速度を利用して 1

次元地下構造を推定する．Cho et al.（2006）[1-25]によって詳細な理論が説明され，観測点配置

や推定精度に関する議論も行われている．微動アレイ探査は，微動源のパワーが小さい場

合，精度よく推定することが困難であり，高次モードの分散曲線が得られることもある． 

 

（2-2）重力探査 

重力探査は，地球内部の構造が不均一であり，地球が完全な球体ではないことに起因し

て，測定位置ごとに重力が異なる現象を活用する探査手法である．測定された重力値を補正

し，地球楕円体表面における理論的な重力である標準重力との差である重力異常（ブーゲー

異常）を求めることにより，地下構造を推定する．重力異常は，地下の密度分布に関する情

報を反映しており，これにより大規模な平野の盆地形状や，断層，空洞などの存在を推定す

ることが可能となる． 

 

（2-3）地震記録を用いる手法 

地震波を用いて地下構造を推定する手法としては，いくつかのアプローチが存在する．例

えば，地表と地中の記録のスペクトル比を伝達関数として扱う手法や，岩盤サイトとのスペ
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クトル比を増幅率比と見なして解析する手法，地震動の表面波部分を使用した H/V スペクト

ル，地震波干渉法に基づくレシーバー関数，自己相関関数解析などが挙げられる．地震波干

渉法については，次の小節で概説する． 

地表と地中の記録のスペクトル比は，地表とボアホール内の地震計のトランスバース方向

の S 波部分のスペクトルを基に，地表／ボアホール間で計算され，地盤による S 波の伝達関

数が得られる．理論計算は，平行成層，平面波入射を仮定して行われ，Thomson-Haskel matrix

法[1-26]を用いて求められる．これにより，逆解析により地下構造の推定が可能である． 

岩盤サイトを参照サイトとして，堆積層上の観測点とのスペクトル比は，トランスバース

方向の S 波部分のスペクトルを用い，SH 波の増幅率比として扱われる．地表と地中のスペク

トル比と同様の理論に基づき，各観測点直下の 1 次元地下構造から S 波増幅率を計算でき，

逆解析により地下構造を推定することが可能である． 

 

1.2.2 地震波干渉法 

 

地震波干渉法（Seismic interferometry）は，2 観測点における波動場の相互相関関数から，1 観

測点の記録を震源とし，もう 1 観測点までのグリーン関数（インパルス応答）を求める手法で

ある．なお，仮想震源となる観測点は，相反性からどちらを選んでも問題ない．この理論に基

づけば，人工震源に留まらず，自然地震，微動の波動場に対しても適用が可能であり，Campillo 

and Paul（2003）[1-27]により地震学の分野に導入された． 

地震波干渉法の端緒の一つとして，Claerbout（1968）[1-28]があり，平行成層，鉛直下方入射の

P 波または SH 波のスカラー波の平面波を仮定した問題が扱われている．この問題では，2 観測

点が限りなく近いと考えることができ，相互相関関数は自己相関関数として扱うことができる．

これを数式で表現すると以下のようになる． 

 

∫𝑋(𝜏)𝑋(𝑡 + 𝜏)𝑑𝜏 = [𝑅(𝑡) + 𝑅(−𝑡) + 𝛿(𝑡)] ∗ ∫𝑆(𝜏)𝑆(𝑡 + 𝜏)𝑑𝜏 (1 − 1) 

 

ここで，𝑋(𝑡)は地震の観測記録，𝑅(𝑡)は反射記録，𝑅(−𝑡)は時間反転記録，𝑆(𝑡)は震源時間関数，

𝛿(𝑡)はデルタ関数，𝜏はラグタイム，∗は畳み込み積分を表す．左辺は地震記録の自己共分散係

数を表しており，これを正規化することで自己相関関数を得ることができる．なお，自己共分

散係数と自己相関関数の間には解釈上の違いはほとんどない．この関係を利用することで，左

辺のラグタイム情報をもとに右辺の反射記録を推定できる．ただし，右辺には震源時間関数の

自己共分散係数が畳み込まれており，これがデルタ関数に近い形状であることが望ましい． 

また，微動や日震学，海洋音響学の分野でも干渉法に関する理論的および実証的な研究が進

展している．中原（2015，2016）[1-29, 30]は，干渉法の歴史的背景，理論的基盤，波形処理手順，

および解析結果の解釈について詳細にまとめている． 

近年の自己相関関数解析については，Oren et al.（2016）[1-31]のパワースペクトルの白色化を
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用いて，微動の自己相関関数のシグナルの明瞭化を試みた．この手法により，微弱なシグナル

の検出が可能となり，解析精度が向上している．この白色化手法を地震記録に用いた例もある．

例えば，Phạm and Tkalčić（2017，2018）[1-32, 33]では，遠地地震の P 波コーダ波を用いて，南極

大陸の氷床厚やアフリカ大陸の基盤面深度を推定している．また，Chimoto and Yamanaka（2019, 

2020）[1-34, 35]や Chimoto（2022, 2023）[1-36, 37]では，関東平野の K-NET，KiK-net の地震記録を対

象に解析を行った．この解析では，地震記録全体のトランスバース方向の地震記録の自己相関

関数や，P 波部分の UD 方向の自己相関関数を計算し，さらにレシーバー関数の結果と合わせ

たジョイントインバージョンによる地下構造のチューニングが行われた．これらの研究対象地

域は構造が比較的単純であることから平行成層の仮定が成立し，平面波入射を仮定する解析が

適用されている．そのため，震源としては遠地地震や深い地震が主に使用されている． 

 

1.3 本論文の構成 

 

本論文は「単一観測点の地震記録の自己相関関数を用いた地下構造の不整形性推定に関す

る研究」と題し，以下の 6 章構成で展開する． 

第 1 章「序論」では，近年の大地震の発生や地震観測網の高度化を背景に，3 次元地下構造

モデルの構築の重要性とその手法について整理した．また，本研究のテーマである地震記録

を用いた自己相関関数解析と従来手法における自己相関関数の解釈の違いについて言及し，

研究の目的と学術的意義を明確にした． 

第 2 章「強震記録の自己相関関数解析」では，対象地域における地下構造の複雑性の形成

過程と，解析に用いる地震記録について整理した．次に，地震記録の自己相関関数解析の具

体的な手法を示し，平行成層構造に平面波が入射する仮定に基づく理論自己相関関数を導出

した．さらに，導出した理論自己相関関数を用いて解析パラメータを検討し，実際の地震記

録に適用して妥当性を検証するとともに，理論と観測結果の比較を行った． 

第 3 章「地震記録の自己相関関数の変動」では，同一観測点における自己相関関数の形状

の差異要因を明らかにするため，震源や空間に対応する物理量との関係を分析した．特に，

自己相関関数の振幅およびラグタイムに対する推移に着目し，その変動特性を検討した． 

第 4 章「不整形構造を用いた自己相関関数の数値実験」では，第 3 章で得られた自己相関

関数の変動要因をさらに詳細に検討するため，離散化波数法，3 次元有限差分法およびレイト

レーシングを用いた数値実験を実施した．また，理論自己相関関数におけるラグタイムの推

移を走時差として取り扱い，その走時差を用いた逆解析により地下構造の不整形性の推定を

行い，その推定可能性について考察した． 

第 5 章「実用に向けた検討」では，本研究で得られた自己相関関数解析の知見を基に，従

来手法との相違点を整理・明確化した．さらに，本手法に基づく不整形構造推定の実用的な

適用可能性について検討し，具体的な提案を行った． 

第 6 章「結論」では，本研究の成果を総括し，得られた知見と今後の課題，および将来的

な展望について述べた．  
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第 2 章 強震記録の自己相関関数解析 

 

 

2.1 概要 

 

本章では，本研究で使用する地震記録および解析手法に関する詳細を述べるとともに，自己

相関関数解析に必要なパラメータの設定方法と従来手法の適用結果について検討した．本章の

目標は，自己相関関数解析の一般的な解釈を理解し，従来手法の限界を確認することである． 

まず，対象地域の地質的背景と歴史的形成要因について整理する．対象地域の地下構造は，

長い地質学的過程を経て形成され，複雑な特徴を持つ．この形成は，ネパールのカトマンズ盆

地と似ている．これらの要因を把握することは，自己相関関数解析による地下構造の推定結果

を正確に解釈するための出発点となる．過去の研究や既存の地質データを参照し，対象地域の

地下構造の概要をまとめた．特に，地層の傾斜角や不整形の程度に関する情報を整理した． 

次に，本研究で使用する地震記録の特性について詳述する．本研究では，臨時強震観測点に

おいて記録された多数の地震波形データを利用する．震源位置は，複数の強震観測点で観測さ

れた地震動の P 波走時から決定されている．そこで，臨時強震観測点の地震記録を用いて，震

源距離と P 波走時の関係を分析することで，震源決定の精度を確認した．また，観測データに

含まれるノイズや異常値を排除し，信頼性の高いデータを解析対象とした．これにより，解析

結果の精度と信頼性を向上させることを目指した． 

続いて，自己相関関数解析に使用する理論式の展開と解析手順について説明する．自己相関

関数解析は，波形データから地下構造をチューニングする手法であり，本章では観測波形デー

タに適用するための具体的なプロセスを示した．波形データに周波数フィルター処理やスペク

トルの白色化処理を施すことで，ノイズの影響を軽減するとともに，観測波形の反射信号を明

確化することができる．これらのパラメータについて，数値計算によりシミュレーションを行

い，観測データに適用する最適なパラメータを検討した． 

最後に，従来手法に基づく理論的な自己相関関数の導出を行い，観測記録の自己相関関数と

の比較を実施した．この比較により，従来手法が持つ適用限界や課題を明確化した．特に，対

象地域の地下構造が不整形である場合に，従来手法では解析精度が低下する可能性があること

を指摘した．そのため，不整形構造が波形データや自己相関関数に与える影響を考慮した新た

な解析手法の必要性が示唆される． 

以上の検討を通じて，本研究における自己相関関数解析のパラメータ設定基準を確立すると

ともに，従来手法の課題点を整理した．これらの成果は，地下構造の推定結果の解釈や，新た

な解析手法の提案に寄与するものであり，次章以降の議論において重要な基盤となる． 
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2.2 対象地域の地質学的形成要因と地震記録 

2.2.1 勇払平野の歴史的形成 

 

北海道勇払平野は苫小牧市を中心として，地形学的区分における石狩低地帯（Ishikari Lowland）

の南端に位置した海岸平野であり，東西は山脈に囲まれ，南に太平洋が広がっている（図 2-1）．

勇払平野の東部には日高山脈があり，東北日本弧と千島弧が衝突する日高衝突帯によって形成

されており，この衝突により複雑な地下構造を形成していると考えられている．また，南北方

向に対して，複数の断層からなる石狩低地東縁断層帯がある．この断層帯は，北海道美唄市か

ら勇払郡安平町までの約 66 km の石狩低地東縁断層帯主部と，千歳市から太平洋までの 54 km

以上の石狩低地東縁断層帯南部に分けられ，主要な地質学的境界の一部を形成している

（Iwasaki et al., 2004[2-1]）． 

池田・他（1995）[2-2]の研究によれば，勇払平野の地形は，沼ノ端―勇払を境に東部と西部で

顕著に異なる特徴を示す．東部は低湿原地帯であり，湿地の広がりが見られる一方，他方の西

部は砂堤列群地帯として，砂の堆積物が集積した地域となっている．また，地層においても，

更新世に堆積した地層（更新統）と完新世に堆積した地層（完新統）が，東西で異なって分布

している．特に，東部地帯では，砂堤列の発達が約 3000 年前を境に外海との閉塞を引き起こ

し，その結果として低湿原が形成されたと考えられている． 

日高山脈は北海道中南部に位置し，最高標高 2052 m を誇る南北方向に約 150 km 以上伸びる

脊梁山脈である．この地域の地質構造は，古第三紀以降，北米プレートとユーラシアプレート

の収束運動により生じた東北日本弧と千島弧の衝突によって形成されたと考えられている．

Iwasaki et al.（2019）[2-3]は，2000 年頃に取得された制御震源による地震探査データを反射法地

震探査，および屈折法地震探査により再解析し，日高山脈地域における地下構造と 2018 年北

海道胆振東部地震の余震観測記録との関連性を調査した．その結果，胆振東部地震震源域のモ

ホ面の深さが 26–28 km であることを明らかにし，さらに余震の震源深さが 7–45 km の範囲に

分布していることを報告している（図 2-2）．特に，モホ面下に分布する多数の余震の発生メカ

ニズムについて，島弧衝突に伴う千島弧側からの冷たい地殻剥離が熱循環を抑制し，前弧上部

マントルの冷却を引き起こした結果，脆性破壊が促進されたことを指摘している． 

図 2-3 に示した測線 A-A’，B-B’，C-C’では，交差点を基準点として，既往の地下構造モデル

（J-SHIS V4[2-4]および JIVSM[2-5]）の結果を図 2-4 および図 2-5 に示す．J-SHIS V4 における地

下構造解析では，地震基盤面に対応する VS 3.1 km/s の層の深さが基準点付近で約-5 km であ

り，山側に向かうにつれて浅くなる傾向が確認されている．一方で，さらに深い VS 3.2 km/s の

層は山側で深くなることが示されている．また，基準点付近の層境界の形状は下に凸状の構造

を呈している．一方，JIVSM に基づく地下構造解析では，VS 2.0 km/s 以下の層については，J-

SHIS V4 と類似した形状を示すが，地震基盤面の深さは JIVSM の方がより深く推定されてい

る．さらに，地震基盤面より深い領域に位置する VS 3.8 km/s 以上の層は，西から東に向かっ

て浅くなる傾向が確認される．しかし，図 2-2 に示される VP 5.4 km/s 以上の層については，こ

れとは対照的に深くなる傾向を示している．  
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図 2-1 微地形区分と石狩低地東縁断層帯 

若松・他（2020）[2-6]，地震本部（2010）[2-7]より引用，一部改変 

図 2-2 2018 年北海道胆振東部地震の余震の震源分布と地下構造断面図 

Iwasaki et al.（2019）より引用 
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図 2-3 観測点位置（三角）と震源位置（丸印） 

標高：J-SHIS V4，震源：Katsumata et al.(2019) [2-8]，断層：地震本部(2010) [2-7]を参照 
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図 2-4 図 2-3に示す A-A’, B-B’, C-C’の鉛直断面図（J-SHIS V4） 

距離 0 kmは基準点 

 

 

図 2-5 図 2-3に示す A-A’, B-B’, C-C’の鉛直断面図（JIVSM） 

距離 0 kmは基準点 
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2.2.2 解析に使用した強震観測点と地震記録 

 

本研究では，勇払平野南東部に位置するむかわ町北東の丘陵地に設置された臨時強震観測点

HUE04 を使用した．この観測点は，Takai et al.（2019）[2-9]が報告した MKW01 観測点と同一地

点である．HUE04 は微地形区分上の火山灰台地に位置し，標高は 19 m であった．観測点の詳

細な情報を表 2-1 に示し，写真 2-1 には設置状況を示す． 

地震観測には，ミツトヨ社製の過減衰・動コイル型加速度計（JEP-6A3 2 V/g）を使用し，エ

ポキシ系接着剤を用いて路面に固定した．データの収録には白山工業社製の LS-8800 を用い，

24 ビットの精度で 100 Hz のサンプリング周波数，ゲイン 1 倍に設定した．電源供給は 12 V の

自動車用バッテリーを使用し，GPS 信号による時刻補正を 1 時間ごとに行うことで精密なタイ

ムスタンプを確保した． 

地震記録の抽出手法は以下の通りである．まず，2018 年 9 月 9 日から同年 10 月 23 日までの

連続地震記録から，Katsumata et al.（2019）[2-8]の地震カタログに基づき，各地震の発震時刻を

基準に 163.84 秒の記録を切り出した．次に，記録に対して 0.2－40.0 Hz のバンドパスフィルタ

ーを適用し，線形加速度法を用いて積分を行い，速度波形を算出した．その後，速度波形を用

いて P 波初動および S 波初動を読み取り，P 波初動から約 15 秒前から 60 秒間のデータを切り

出した．機器補正（図 2-6）を実施した上で，地震計の北方向が真北を指すように水平成分を

回転させ，偏角を修正した．ただし，ノイズレベルが高く P 波初動の読み取りが困難な記録に

ついては除外し，最終的に 1092 個の余震記録を抽出した． 

次に，地震の抽出精度を確認するために，震源分布と P 波走時の関係を検証した．震源深さ

10–17.5 km の地震は観測点 HUE04 の西側に多く分布し，震源深さ 25–40 km の地震は東側に集

中する傾向が観測された．これにより，震源距離が遠くなるにつれて P 波走時が大きくなるこ

とが定性的に確認された（図 2-7）． 

後方方位角 30 度ごとに 1 次関数を用いた回帰分析を実施した結果，後方方位 30–120 度を除

く領域では，震源距離と P 波走時との間に 0.7 以上の正の相関が得られ，一部の方位では 0.9

以上の強い相関が確認された（図 2-8）． 

さらに，震源情報に基づく地震記録の適切性を評価するため，外れ値を定量的に除外した．

P 波走時の抽出誤差や地下構造の不整形による P 波走時の変動を考慮し，標準化残差の絶対値

が 5 以上となる地震を外れ値として除外対象とした（図 2-9）．この処理により，後方方位 30–

120 度および 150–180 度の範囲から計 9 つの地震が除外された．特に後方方位 30–120 度では

相関係数が顕著に向上した（図 2-10）．除外された地震記録の主な特徴として，ノイズレベル

の高さや複数の地震波形の重複が挙げられる．除外後のデータセットについては，S 波走時に

対する震源距離との回帰分析も実施した．S 波は P 波よりも遅いため，回帰直線の傾きは大き

くなるが，読取り誤差が小さいことから，P 波と同等あるいはそれ以上の相関係数が得られた

（図 2-11）．また，震源距離に対する P 波および S 波走時について，後方方位 30–120 度の範囲

において震源距離が約 30 km 未満の記録では，ばらつきが大きいことが観測された． 

また，目視でノイズの大きい，あるいは地震波形が重複する地震も省いた． 
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表 2-1 観測点情報 

観測点名 緯度 経度 記録開始 記録終了 微地形区分 記録数 偏角 

HUE04 42.6077 141.9470 2018/9/9 2018/10/23 火山灰台地 1119 9.67° 

 

写真 2-1 臨時強震観測点 HUE04の設置状況 

 

表 2-2 地震計の設定値と特性値 

観測点名 センサー ゲイン 収録装置 NS EW UD 固有振動数 減衰定数 

HUE04 JEP-6A3 2V/g ×1 LS-8800 0.208 0.217 0.211 3 26 

 

図 2-6 地震計（JEP-6A3）の周波数特性[2-10] 

（上：振幅特性 下：位相特性） 
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図 2-7 観測点を中心とした震源分布と P波走時 
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図 2-8 後方方位角 30度毎の震央距離と P波走時の関係 

 

図 2-9 図 2-8における標準化残差 
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図 2-10 外れ値を除外した後方方位角 30度毎の震央距離と P波走時の関係 

 

図 2-11 外れ値を除外した後方方位角 30度毎の震央距離と S波走時の関係 
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2.3 自己相関関数解析 

2.3.1 地震記録の自己相関関数の解釈 

 

地震記録の自己相関関数の概念図を図 2-12 に示す．層境界において，両振幅の SH 波の地震

波が入射すると仮定する．この時，SH 波の振動方向と層境界面の同一方向は平行とする．こ

の条件下では，層境界で反射波と透過波が生成されるが，変換波は生じない．層境界面で生じ

る反射波と透過波は，隣接する層の剪断波速度（VS）と密度に依存し，地表で観測される地震

動の増幅を特徴付けるものとなる．例として，図 2-12 のような 1 層半無限媒質を考える．この

時，地表で観測される地震動は，入射波を増幅させた直達波と，一度地表で反射し，地中の層

境界で反射した後に，地表の観測点に入射する反射波が観測される．この地表や地中で生じる

反射は無限に生じるが，各回でエネルギーが散逸するため，振幅は回数を重ねるごとに減少す

る．地表で観測される波形には，直達波と反射波が含まれている．これらの直達波の走時と反

射波の走時（以降，走時差）は，地震波の経路（以降，波線経路）によって変化することから，

構造推定に用いられる情報となる．特に，平行成層構造に鉛直下方入射の地震波が入射する場

合，VS値と走時差から 

 

𝐻 =
𝑉𝑆 × Δ𝑇

2
 

 

となり，層厚を求めることができる．ここで，𝐻 層厚，𝑉𝑆 S 波速度，Δ𝑇 走時差である．𝑉𝑆 は

既往の値や，他の解析で推定した値を用いることが多い．一方，走時差は地震記録の自己相関

関数から効率良く抽出することができる．以下に，時刻歴波形の自己相関関数の計算方法と密

接に関連するパワースペクトルの計算方法，および両者の関係を示す． 

 

I. パワースペクトル 

関数の N 個の標本値𝑥𝑚 に対する 2 乗平均は，次式で表される． 

 

1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

2

𝑁−1

𝑚=0

 (2 − 1) 

 

この式は平均パワーを表しており，有限複素フーリエ係数を用いると以下のように書き換えら

れる． 

 

1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

2

𝑁−1

𝑚=0

= ∑|𝐶𝑘|
2

𝑁−1

𝑘=0

 (2 − 2) 

 

ここで，𝐶𝑁−𝑘 = 𝐶𝑘
∗ (𝑘 = 1, 2,… , 𝑁/2 − 1,∗: conjugate)であるため，折り返し点までの表記にする
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と次のようになる． 

 

1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

2

𝑁−1

𝑚=0

= |𝐶0|
2 + 2 ∑|𝐶𝑘|

2

𝑁
2
−1 

𝑘=1

+ |𝐶𝑁
2
|
2

 (2 − 3) 

 

式 (2-3) は波の平均パワーを各成分波に分解したものである．この式の右辺の各項について振

動数を横軸にして描画することで，周波数ごとの振幅の強さが分かる．さらに波の継続時間 

𝑇 = 𝑁Δ𝑡 を掛けることで，パワースペクトルを得ることができる． 

 

∑ 𝑥𝑚
2

𝑁−1

𝑚=0

Δ𝑡 = 𝑇|𝐶0|
2 + 2𝑇 ∑|𝐶𝑘|

2

𝑁
2
−1 

𝑘=1

+ 𝑇 |𝐶𝑁
2
|
2

 (2 − 4) 

 

II. 自己相関関数 

1 つのデータ系列内で相関を取ったものを自己相関関数という．一般的には，標本値𝑥𝑚 に

対して次式により計算される． 

 

𝑅𝑗 =
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

𝑁−1

𝑚=0

𝑥𝑚+𝑗 𝑑(2 − 5) 

 

このようにして得られる𝑅𝑗  (𝑗 = 0, 1, 2,… , 𝑁 − 1) は，自己共分散係数（autocovariance）と呼ば

れる．また，2 つの標本点間𝑚,𝑚 + 𝑗 の時間間隔𝑗Δ𝑡 をラグタイム（lagtime）と定義される．

ただし，𝑚+ 𝑗 ≥ 𝑁 の場合，𝑚+ 𝑗 → 𝑚 + 𝑗 −𝑁 とする．特に，𝑗 = 0 のときは次式で表せる． 

 

𝑅0 =
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

2

𝑁−1

𝑚=0

(2 − 6) 

 

自己共分散係数を正規化した式は以下の通りである． 

 

𝜌𝑗 =
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚𝑥𝑚+𝑗

𝑁−1

𝑚=0

1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

2

𝑁−1

𝑚=0

⁄ =
𝑅𝑗
𝑅0

(2 − 7) 

 

この正規化された値を自己相関関数という．地震記録に適用することで，反射波の到達時刻を

確認することや，自己相関関数のスタックに使用される． 
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III. 自己相関関数とフーリエ変換 

式 (2-5) に対してフーリエ変換を行うと以下のようになる． 

1

𝑁
∑ 𝑅𝑗 exp(−𝑖

2𝜋𝑘𝑗

𝑁
)

𝑁−1

𝑗=0

=
1

𝑁
∑ [exp (−𝑖

2𝜋𝑘𝑗

𝑁
) ∑ 𝑥𝑚

𝑁−1

𝑚=0

𝑥𝑚+𝑗]

𝑁−1

𝑗=0

 

=
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

𝑁−1

𝑚=0

∙ ∑ 𝑥𝑚+𝑗 exp(−𝑖
2𝜋𝑘𝑗

𝑁
)

𝑁−1

𝑗=0

 

=
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚

𝑁−1

𝑚=0

∙ ∑ 𝑥𝑚+𝑗 exp(−𝑖
2𝜋𝑘(𝑚 + 𝑗)

𝑁
)exp(−𝑖

2𝜋𝑘(−𝑚)𝑗

𝑁
)

𝑁−1

𝑗=0

 

=
1

𝑁
∑ 𝑥𝑚 exp(−𝑖

2𝜋𝑘(−𝑚)𝑗

𝑁
)

𝑁−1

𝑚=0

∙ ∑ 𝑥𝑚+𝑗 exp(−𝑖
2𝜋𝑘(𝑚 + 𝑗)

𝑁
)

𝑁−1

𝑗=0

 

 

また，この式の左辺は次のようにも表せる． 

 

1

𝑁
∑ 𝑅𝑗 exp(−𝑖

2𝜋𝑘𝑗

𝑁
)

𝑁−1

𝑗=0

= 𝐶−𝑘 ∙ 𝐶𝑘 = 𝐶𝑘
∗ ∙ 𝐶𝑘 = |𝐶𝑘|

2 

 

つまり，自己共分散係数のフーリエ変換は平均パワーの各周波数成分に対応する．また，フー

リエ逆変換後に最大(𝑗 = 0) で正規化することで，自己相関関数を求めることが可能である． 

次に，SH 波を対象として，地震記録の自己相関関数に現れる振幅特性について論じる．例

として，各層における剪断波速度を 200 m/s および 400 m/s，密度を 1.9 g/cm³および 2.0 g/cm³と

する 1 層半無限媒質構造を想定する．この構造において，第 1 層から第 2 層への地震波の入射

を仮定し，入射角に応じた反射係数および透過係数，ならびにその位相変化を図 2-13 に示す． 

入射角が増加するにつれて，反射係数は減少し，透過係数は増加する．一方，位相について

は，反射係数の位相が 180 度，透過係数の位相が 0 度を維持する．入射角が約 27 度に達した

際，反射係数は 0 となり，透過係数は 1 に到達する．この角度は Brewster 角と呼ばれ，Brewster

角を超えると，反射係数の位相が 180 度から 0 度へと反転する．さらに，入射角が 30 度に近

づくと反射係数は 1 に，透過係数は 2 に達し，その後，複素数となる．この特異的な角度は臨

界角と呼ばれる． 

このことから，直達波と反射波の位相変化については，入射角が 0 度から Brewster 角までの

範囲では位相が 180 度反転する．一方，Brewster 角から臨界角までの範囲では位相は反転しな

い．したがって，自己相関関数の振幅は，位相が 180 度反転する場合には負の振幅を示し，反

転しない場合には正の振幅を示す． 
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図 2-12 地震記録とその自己相関関数に関する概念図 

 

 

図 2-13 入射角に対する反射透過係数とその位相，右列は左列の拡大図 
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2.3.2 自己相関関数解析の解析方法 

 

地震波形の抽出並びに機器補正および水平成分の方位補正後の自己相関関数解析における

一連の手法を以下に示す． 

1. 成分の指定と平均補正 

対象とする波形成分を指定し，各成分の基準点として平均補正を行う．特にラディアル

方向やトランスバース方向を対象とする場合は，水平成分を震央と観測点の方位角に基づ

いて回転させ，方向を整合させる． 

2. 波形の前処理 

対象とする波形には，前後 5%のコサイン型テーパーを適用し，リンク効果を得る．そ

の後，波形の長さが 2 の累乗になるよう 0 を付加（ゼロパディング）する．これはフーリ

エ変換における計算効率向上およびスペクトル解析の解像度を確保するためである． 

3. フーリエ変換と白色化 

時刻歴波形をフーリエ変換し，その振幅スペクトルを算出する．次に，ガウス窓関数を

用いて振幅スペクトルを平滑化し，元のフーリエスペクトルを平滑化スペクトルで正規化

する．これにより，周波数成分が均一化された白色化スペクトルを得ることができる． 

4. 波形の再構成とフィルタリング 

白色化スペクトルにフーリエ逆変換を適用し，時間領域における波形を再構成する．さ

らに，高周波成分を除去する目的で Low-pass フィルターを適用する．この過程で，エイ

リアシングを防ぐために波形長を 2 倍に拡張する． 

5. 自己相関関数の計算 

フィルタリングされた波形を再びフーリエ変換し，そのスペクトルとその複素共役を掛

け合わせることで，パワースペクトルに時間長の半分を乗じたスペクトルを算出する．こ

のスペクトルをフーリエ逆変換することで，自己相関関数を得る． 

6. 自己相関関数の正規化と調整 

得られた自己相関関数に Band-pass フィルターを適用し，最大値で正規化する．また，

ラグタイム 0 秒付近の振幅を抑制するため，片側コサイン型テーパーを適用する．これに

より，観測記録に基づく自己相関関数が最終的に得られることができ，7 のスタック時に

おける観測される地震記録による重みを無くすことが可能となる． 

7. 複数記録の統合（スタック） 

個々の地震記録に基づいて得られた自己相関関数を統合することで，走時差を示す特徴

的な振幅を明瞭化する．この際，ノイズの影響を低減するため，PWS（Phase-weighted stack）

[2-11]手法を使用する．PWS は，各自己相関関数の瞬時位相を解析し，位相整合性に基づい

て重み付けを行う手法である．これにより，信号対雑音比（SN 比）の向上させられる． 

 

 

 



27 

 

2.3.3 Propagator Matrix法に基づく地盤増幅特性と理論自己相関関数 

 

従来手法と自己相関関数解析の相違点を明確にするため，Nakahara (2006)[2-12]を参考に，

Propagator Matrix 法を用いて理論地震動の導出を行う．この導出では，以下の条件を仮定する． 

1 媒質の特性: 波動が伝播する媒質は，等方かつ均質な弾性体であること． 

2 地下構造: 対象とする地下構造は平行成層構造であること． 

3 波動の種類: SH 波が平面波として入射すること． 

座標軸の設定は図 2-14 に示す通りで，SH 波の変位は𝑦 軸方向に限定されると仮定する．S

波速度を𝛽 として，上昇波と下降波の方程式は以下に示す通りである． 

 

𝑢𝑢𝑝 = 𝐴exp [𝑖𝜔 (
sin 𝑗

𝛽
𝑥 −

cos 𝑗

𝛽
𝑧 − 𝑡)] (2 − 8) 

𝑢𝑑𝑜𝑤𝑛 = 𝐵 exp [𝑖𝜔 (
sin 𝑗

𝛽
𝑥 +

cos 𝑗

𝛽
𝑧 − 𝑡)] (2 − 9) 

 

ここで，𝑢𝑢𝑝 上昇波，𝑢𝑑𝑜𝑤𝑛 下降波，𝑗 は入射角，𝑥, 𝑧 は座標，𝑡 は時間，𝐴, 𝐵 は振幅であり，式

（2-8），（2-9）の指数部分が複素数であることから，振動現象を記述する周期関数であると理

解できる．さらに，式（2-8），（2-9）の指数部分を以下の形に置き換える． 

 

𝑝 =
sin 𝑗

𝛽
(2 − 10) 

𝜂 =
cos 𝑗

𝛽
(2 − 11) 

 

式（2-10）および（2-11）は，それぞれ水平スローネス（Horizontal Slowness）および鉛直スロ

ーネス（Vertical Slowness）を表し，波線の進行方向およびその遅さを特徴付けるパラメータで

ある．したがって，式（2-10），（2-11）を用いて，式（2-8），（2-9）は次のように書き換えられ

る． 

 

𝑢𝑢𝑝 = 𝐴exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝜂𝑧 − 𝑡)] (2 − 12) 

𝑢𝑑𝑜𝑤𝑛 = 𝐵 exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 + 𝜂𝑧 − 𝑡)] (2 − 13) 

 

以降の導出では，SH 波に関して限定して考えるため，振幅の表記を𝐴 → 𝑆́, 𝐵 → 𝑆̀ に変更する．

これらはそれぞれ，S 波の上昇波振幅，下降波振幅を表す． 

まず，弾性体と真空の平面境界において生じる平面波の反射波について検討する．ここで，

弾性体は深さ方向（zzz 軸の正方向）に無限に広がる「半無限媒質」と仮定する．この媒質の

境界条件は，𝑧 = 0 の面が真空と接しており，深さ方向への波動の進行に対して反射波が生成
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される構造となっている．図 2-15 に示される矢印は波線を表し，これは平面波の波面に垂直な

ベクトルとして定義される．この波線を基に，座標系(𝑥, 𝑧) における変位および応力を考慮す

る．変位および応力は，媒質内のひずみと弾性定数であるラメ定数𝜇 を用いて，以下のように

表される． 

 

𝑢𝑦 = 𝑢
𝑢𝑝 + 𝑢𝑑𝑜𝑤𝑛 

= 𝑆́ exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝜂𝑧 − 𝑡)] + 𝑆̀ exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 + 𝜂𝑧 − 𝑡)] 

= 𝑆́ exp[𝑖𝜔(−𝜂𝑧)] exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] + 𝑆̀ exp[𝑖𝜔(+𝜂𝑧)] exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

= (𝑆̀ exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] + 𝑆́ exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

= 𝜇
𝜕𝑢𝑦

𝜕𝑧
                                                                                                            (2 − 14) 

𝜏𝑦𝑧 = 𝜇
𝜕

𝜕𝑧
(𝑆̀ exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] + 𝑆́ exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

  = (𝜇𝑆̀(𝑖𝜔𝜂) exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] + 𝜇𝑆́(−𝑖𝜔𝜂) exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] (2 − 15) 

 

振幅𝑢𝑦と応力𝜏𝑦𝑧には共通項exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)]があり，これらをまとめると次のように表現できる． 

 

(
𝑢𝑦
𝜏𝑦𝑧
) = 𝐟(z) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] (2 − 16) 

 

ここで，𝐟(𝑧)は motion-stress vector と呼ばれ，𝑧の関数である．また，𝐟(𝑧)は次のように整理で

きる． 

 

                                                      𝐟(𝑧) = (
𝑆̀ exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] + 𝑆́ exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]

𝜇𝑆̀(𝑖𝜔𝜂) exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] + 𝜇𝑆́(−𝑖𝜔𝜂) exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]
) 

= (
exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]

𝜇(𝑖𝜔𝜂) exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] 𝜇(−𝑖𝜔𝜂) exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]
) (𝑆̀
𝑆́
) 

= (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
) (
exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]
) (𝑆̀
𝑆́
) 

= 𝐅𝐰                                                    (2 − 17) 

 

式（2-17）の最終式は以下の通りである． 

 

𝐅 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
)(
exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]
) (2 − 18) 

𝒘 = (𝑆̀
𝑆́
) = (

𝑤1
𝑤2
) (2 − 19) 
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ここで，𝑤1, 𝑤2は順に上昇波，下降波の振幅を表す．式（2-19）について，𝑧 における振幅と応

力の基準点を𝑧𝑟𝑒𝑓として，𝑧 → 𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓と置換すると，次のように分けることができる． 

 

𝐅 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
)(
exp[𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)]
) = 𝐄𝚲 (2 − 20) 

𝐄 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
) (2 − 21) 

𝚲 = (
exp[𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)]
) (2 − 22) 

 

次に図 2-16 に示す隣接する媒質間において，両媒質から入射する場合を考える．隣接する 2

つの媒質における stress-motion vector は以下のように記述される． 

 

𝐟1(𝑧) = 𝐅1(𝑧)𝐰1 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂1 −𝑖𝜔𝜇𝜂1
) (
exp[𝑖𝜔𝜂1𝑧] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂1𝑧]
)(
𝑆̀1
𝑆́1
) (2 − 23) 

𝐟2(𝑧) = 𝐅2(𝑧)𝐰2 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂2 −𝑖𝜔𝜇𝜂2
) (
exp[𝑖𝜔𝜂2𝑧] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂2𝑧]
)(
𝑆̀2
𝑆́2
) (2 − 24) 

 

𝑧 = 0 において，2 つの媒質の境界面では変位と応力が等しいことを考慮すると，式（2-23），

（2-24）から，以下の境界条件を数式で表すことができる． 

 

𝐟1(0) = 𝐟2(0) → 𝐅1(0)𝐰1 = 𝐅2(0)𝐰2 (2 − 25) 

 

SH 波であることを踏まえ，式（2-25）を展開すると次の関係式が導かれる． 

 

(
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂1 −𝑖𝜔𝜇𝜂1
) (
exp[𝑖𝜔𝜂10] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂10]
)(
𝑆̀1
𝑆́1
)

= (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂2 −𝑖𝜔𝜇𝜂2
) (
exp[𝑖𝜔𝜂20] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂20]
)(
𝑆̀2
𝑆́2
) 

↔ (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂1 −𝑖𝜔𝜇𝜂1
)(
𝑆̀1
𝑆́1
) = (

1 1
𝑖𝜔𝜇𝜂2 −𝑖𝜔𝜇𝜂2

)(
𝑆̀2
𝑆́2
) (2 − 26) 

 

式（2-26）において，下方から振幅 1 の波のみが入射することは，以下の式で表現される． 

 

𝒘1 = (
0
𝑆́𝑆́
) , 𝒘2 = (

𝑆́𝑆̀
1
) (2 − 27) 
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振幅 1 の波が入射する場合の透過波と反射波の振幅は，それぞれ透過係数と反射係数を表す．

したがって，式（2-26），（2-27）から，𝑆́𝑆́, 𝑆́𝑆̀ は透過係数と反射係数を表すことになり，それら

の係数は以下のようになる． 

 

𝑆́𝑆́ =
2𝜇2𝜂2

𝜇1𝜂1 + 𝜇2𝜂2
(2 − 28) 

𝑆́𝑆̀ =
−𝜇1𝜂1 + 𝜇2𝜂2
𝜇1𝜂1 + 𝜇2𝜂2

(2 − 29) 

 

次に，図 2-15 に示すような自由表面において，下方から振幅 1 の波が入射する場合を考え

る．自由表面であることから，境界条件は応力が 0 である．よって，stress-motion vector は以

下に示すとおりである． 

 

(
𝑢𝑦
0
) = 𝐟(z) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

= 𝐅(𝑧)𝐰exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

= (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
)(
exp[𝑖𝜔𝜂𝑧] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂𝑧]
) (𝑆́𝑆̀
1
) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] 

= (
𝑆́𝑆̀ + 1

𝑖𝜔𝜇𝜂(𝑆́𝑆̀ − 1)
)exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)]           (2 − 30) 

 

式（2-30）において，𝑖𝜔𝜇𝜂 exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] ≠ 0 より，以下に示す応力と振幅の関係が導かれる． 

 

𝑖𝜔𝜇𝜂(𝑆́𝑆̀ − 1) = 0 → 𝑆́𝑆̀ = 1 (2 − 31) 

 

式（2-30），（2-31）より，変位は次のようになる． 

 

𝑢𝑦 = (𝑆́𝑆̀ + 1) exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] = 2 exp[𝑖𝜔(𝑝𝑥 − 𝑡)] (2 − 32) 

 

式（2-32）は，振幅 1 の SH 波の入射波に対して地表面の変位は 2 倍であることと，振幅が周

波数に依存しないことを意味する． 

次に図 2-17 に示す多層構造の同一層内の伝播，および層境界における伝播を考える．まず，

同一層内の伝播について考える．𝑧0 と𝑧 における変位と応力の関係を次のように表す． 

 

𝐟(𝑧) = 𝐏(𝑧, 𝑧0)𝐟(𝑧0) (2 − 33) 

 

ここで，𝑃(𝑧, 𝑧0) は Promagator matrix を表す伝達行列である．式（2-33）に式（2-23）を代入
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すると，次のように表せられる． 

 

𝐅𝐰|𝑧=𝑧 = 𝐏(𝑧, 𝑧0) ∙ 𝐅𝐰|𝑧=𝑧0 (2 − 34) 

 

等方均質媒体中を伝播する波の振幅が変化しないことから，以下の関係式が得られる． 

 

𝐰|𝑧=𝑧 = 𝐰|𝑧=𝑧0  (= 𝐰) (2 − 35) 

 

式（2-35）を式（2-34）に代入し，両辺に𝐰−𝟏 を乗じると，𝑃(𝑧, 𝑧0) を𝐅 で表すことができる． 

 

𝐅|𝐳=𝐳 = 𝐏(𝑧, 𝑧0) ∙ 𝐅|𝐳=𝐳𝟎    (∵ 𝐰𝐰
−1 = 1)   →   𝐏(𝑧, 𝑧0) = 𝐅|𝐳=𝐳 ∙ 𝐅|𝐳=𝐳𝟎

−𝟏 (2 − 36) 

 

𝑧𝑟𝑒𝑓を基準として，𝐅 について整理すると，次のようになる． 

 

𝐅 = (
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
)(
exp[𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)]
) = 𝐄𝚲 

𝐅−1 = 𝚲−1𝐄−1 

= (
exp[𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)] 0

0 exp[−𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)]
)

−1

(
1 1

𝑖𝜔𝜇𝜂 −𝑖𝜔𝜇𝜂
)
−1

 

= (
exp[−𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)] 0

0 exp[𝑖𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧𝑟𝑒𝑓)]
)

(

 

1

2

−𝑖

2𝑖𝜔𝜇𝜂
1

2

𝑖

2𝑖𝜔𝜇𝜂)

  (2 − 37) 

 

式（2-20），（2-37）を式（2-36）に代入すると，𝑃(𝑧, 𝑧0) の値は次のように整理できる． 

 

𝐏(𝑧, 𝑧0) = (
cos[𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧0)]

1

𝜔𝜇𝜂
sin[𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧0)]

−𝜔𝜇𝜂 sin[𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧0)] cos[𝜔𝜂(𝑧 − 𝑧0)]
) (2 − 38) 

 

次に，層境界における伝播（図 2-17 右）について考える．式（2-33）が各媒質間で成立するこ

とより，以下の式が成立する． 

 

𝐟(𝑧1
−) = 𝐏(𝑧1

−, 𝑧0)𝐟(𝑧0) , 𝐟(𝑧2) = 𝐏(𝑧2, 𝑧1
+)𝐟(𝑧1

+) (2 − 39) 

 

境界条件より，境界面の応力，および変位が等しいことから，以下の式が成立する． 

 

𝐟(𝑧1
−) = 𝐟(𝑧1

+) (2 − 40) 
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式（2-40）を式（2-39）に代入して以下の式が得られる． 

 

𝐟(𝑧2) = 𝐏(𝑧2, 𝑧1
+)𝐏(𝑧1

−, 𝑧0)𝐟(z0) (2 − 41) 

 

ここで，より一般的な多層構造について考える．𝑛 層目から入射する場合，式（2-41）を帰納的

に用いることで，以下の式が導かれる． 

 

𝐟(𝑧𝑛) = 𝑃̂𝑛(𝑧𝑛, 𝑧0)𝐟(z0) (2 − 42) 

𝑃̂𝑛(𝑧𝑛, 𝑧0) = 𝐏(𝑧𝑛, 𝑧𝑛−1)𝐏(𝑧𝑛−1, 𝑧𝑛−2)…𝐏(𝑧1, 𝑧0) =∏𝐏(𝑧𝑛+1−𝑖 , 𝑧𝑛−𝑖)

𝑛

𝑖=1

(2 − 43) 

 

式（2-42）は，𝑛 層目に入射する波動場と地表に入射する波動場に関する変位と応力の関係を

表した式である．  

図 2-18 に示すように𝑛 層目に入射角𝑗 の平面波が入射するとする．地表における境界条件，

および Horizontal Slowness が保存されることより，式（2-20），（2-43）を用いて，以下の式が

導かれる． 

 

𝐅(𝒛𝒏
+)𝐰(𝒛𝒏

+) = 𝐏̂(𝒛𝒏, 𝒛𝟎) (
𝒍𝟏
𝟎
)
𝒛=𝒛𝟎

(2 − 44) 

 

式（2-44）の両辺に𝐅−𝟏(𝒛𝒏
+) を乗じて，整理すると次のようになる． 

 

𝐰(𝒛𝒏
+) = 𝐅(𝒛𝒏

+)𝐏̂(𝒛𝒏, 𝒛𝟎) (
𝒍𝟏𝟎
𝟎
) 

= 𝚲−1𝐄−1(𝒛𝒏
+)𝐏̂(𝒛𝒏, 𝒛𝟎) (

𝒍𝟏𝟎
𝟎
) 

= 𝐄−1(𝒛𝒏
+)𝐏̂(𝒛𝒏, 𝒛𝟎) (

𝒍𝟏𝟎
𝟎
)          ∵ 𝚲−1 = 1 

= 𝐁(
𝒍𝟏𝟎
𝟎
) (2 − 45) 

(𝑆̀
𝑆́
) = (

𝐵11 𝐵12
𝐵21 𝐵22

) (
𝑙10
0
) = (

𝐵11𝑙10
𝐵21𝑙10

) (2 − 46) 

 

ここで，𝑙10 は地表の変位である．よって，地下構造による増幅率は，基盤に入力する波のスペ

クトルに対する地表で観測される波としても定義できることから，以下のように表せられる． 
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𝑙10

𝑆́
=
1

𝐵21
(2 − 47) 

 

特に，基盤面に入射する波動場がインパルスであれば，地表で観測される波動場のスペクトル

が地下構造による増幅率を表すことになる． 

また，式（2-47）において，地表の変位𝑙10 は，基盤面に入射する波動場に地下構造による増

幅率を乗じたものであり，震源特性と伝播経路特性と地盤増幅特性の３つの特性を乗じたもの

とも解釈できる．したがって，次のように表現することが可能である． 

 

𝑙10 = 𝑆́ ×
1

𝐵21
= {𝑆(𝑓) × 𝑃(𝑓)} × 𝐺(𝑓) , 𝑆́ = 𝑆(𝑓) × 𝑃(𝑓) , 𝐺(𝑓) =

1

𝐵21
(2 − 47) 

 

ここで，𝑆(𝑓)は震源特性，𝑃(𝑓)は伝播経路特性，𝐺(𝑓)は地盤増幅特性である．基盤面に入射

する地震波に特定の周波数成分が非常に小さい，あるいは全く含まれない場合，その成分は

地表の観測点における地震記録にもほとんど反映されない． 

最後に，各層における剪断波速度を 200 m/s および 400 m/s，密度を 1.9 g/cm³および 2.0 g/cm³

と設定し，第 1 層目の層厚を 400 m とする 1 層半無限媒質構造（図 2-19）を仮定する．この構

造を基に，Propagator Matrix 法に基づく理論波形および対応する理論自己相関関数を計算し，

以下の項目について確認した． 

(1) 基盤面に入射する波動場に対する地表の波形とその自己相関関数 

(2) 入射角に対する地表の波形とその自己相関関数 

(3) ノイズを与えた地表の波形の自己相関関数とスタック結果 

 

(1) 基盤面に入射する波動場に対する地表の理論波形とその自己相関関数 

基盤面に 0 度の入射角でインパルス波および Gabor 波形を入射させた場合の地表波形とその

自己相関関数を図 2-20 に示す．地表波形では，時刻 3 秒に地盤増幅の影響を受けた直達波が現

れ，その後 4 秒ごとに多重反射波が観測される．振幅は時間とともに減少し，正負が交互に現

れる．スペクトル解析結果から，これらの波形が入射波のスペクトル形状（式 2-47）に依存し

ていることが確認された．また，自己相関関数の振幅がラグタイム 4秒ごとに現れることから，

直達波と多重反射波の走時差を適切に表現していることが示された．この 4 秒は，地表と基盤

面間の距離（400 m）の往復時間に相当する． 

 

(2) 入射角に対する地表の波形とその自己相関関数 

入射角を 0 度から 85 度まで変化させた場合の理論波形と自己相関関数を図 2-21 に示す．入

射角が大きくなるにつれて，直達波と反射波の到達時間が短縮され，波線経路の影響が明確に

現れる．また，入射角 55 度までは直達波と反射波の振幅が正負反転するが，70 度以上では反

転しない挙動が観測された．この理由を明らかにするため，Snell の法則を用いて屈折角を計算
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した． 

sin 𝜃1
sin 𝜃2

=
𝑉𝑆1
𝑉𝑆2

(2 − 48) 

 

ここで，𝜃1 は入射角，𝜃2 は屈折角，𝑉𝑆1, 𝑉𝑆2 はそれぞれ入射側および屈折側の S 波速度を表

す．計算の結果，入射角 70 度および 85 度の屈折角はそれぞれ約 28 度および 29.8 度であり，

これらの反射角では反射係数の位相が 0 度となるため（図 2-13），振幅の正負反転が生じない

ことが理論的に説明できる． 

 

(3) ノイズを与えた地表の波形の自己相関関数とスタック結果 

基盤面に 0 度の入射角で Gabor 波形を入射させて得られる地表の理論波形に，異なるホワイ

トノイズを重畳し，2－5 Hz の帯域通過フィルターを適用した波形とその自己相関関数を図 2-

20 に示す．地表の理論波形では，時刻 3 秒に直達波，時刻 7 秒に反射波が観測される．しか

し，それ以降の多重反射波はノイズの影響により振幅が小さく，明確に確認することが難しい．

さらに，その他の時刻にはノイズによる擾乱が振幅に反映されている． 

これらの波形の平均スペクトル（図 2-20(b)の赤線）では，2 Hz 付近においてノイズの平均ス

ペクトル振幅の 3～4 倍のピークを示し，フィルター範囲外では地震波とノイズの両方の振幅

が効果的に低減されている．各波形の自己相関関数では，ラグタイム 4, 8, 12 秒において共通

の振幅が顕著に現れ，線形スタック処理した結果にも反映されていることが確認できる．一方

で，その他のラグタイムにおいても共通の振幅が観測され，ノイズの影響が確認できる． 

さらに，PWS を適用した結果では，自己相関関数の振幅が線形スタックよりも小さくなる傾

向が見られた．加えて，PWS は往復走時に対応しない振幅を大幅に低減する効果を示してお

り，往復走時の読取り精度を向上させる結果となった． 
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図 2-14 使用する座標系 

深さ方向を𝑧，SH波の震動方向を𝑦とする 

 

図 2-15 半無限媒質における 

SH波の入射波と反射波 

図 2-16 隣接する媒質における SH波の入射波，反射波，屈折波 

 

図 2-17 水平多層構造内の層（左）と 2つの媒質間（右） 
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図 2-18 増幅率の計算モデル 図 2-19 理論計算用のモデル 

図 2-20 インパルスと Gabor 波形に対応する理論計算 

(a)基盤面に入射する波形 (b)(a)のスペクトル (c)地表観測点の理論波形 

(d)(c)のスペクトル (e)(c)の自己相関関数 
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図 2-21 入射角別の地表の理論波形(a)とその自己相関関数(b) 

入射波は Gabor波形 

図 2-22 ノイズを含めた理論計算結果 

(a)地表の理論波形に異なるホワイトノイズを重合させた波形のフィルター波形 

(b) (a)のスペクトル（灰色）とその平均（赤），ホワイトノイズの平均スペクトル 

(c) (a)の自己相関関数（灰色）とそのスタック（赤），PWS（緑） 

水色は，理論走時および理論往復走時．入射波は入射角 0度の Gabor波形 
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2.4 解析パラメータの検討 

 

本節では，地震記録の自己相関関数解析において使用する平滑化バンド幅およびフィルター

の決定について理論波形を用いて検討し，観測波形による検証を行う．平滑化バンド幅は，ス

ペクトルの周波数成分を平滑化するための周波数範囲を示すパラメータであり，元のスペクト

ルを平滑化したスペクトルで除算することでホワイトニングがなされる．このホワイトニング

操作は，スペクトルの振幅値を均一化され，特定の周波数成分に依存しない解析結果を得るた

めに重要である．これにより，地震波の到達時間や地下構造に基づく反射特性が強調され，信

号から物理的に意味のある情報を抽出することが可能となる．さらに，フィルターは，解析の

目的に応じて信号の特定の周波数成分を強調または除去するために使用される．適切なフィル

ターを選択することで，ノイズを効果的に抑制し，主成分となる地震波信号を明瞭化できる．

これらの処理を通じて，自己相関関数解析の結果から明瞭な走時差を表す位相の抽出を目指す． 

 

2.4.1 理論波形を用いたパラメータの検討 

 

本小節では，離散化波数法[2-13]による理論波形から，スペクトルのホワイトニングに用いら

れる平滑化バンド幅の検討を行う．また，Propagator Matrix 法による理論波形にホワイトノイ

ズを重合させ，SN 比が既知のうえで，フィルターの検討を行う． 

 

(1) ホワイトニング用の平滑化バンド幅の検討 

平滑化バンド幅による自己相関関数の振幅が強調される位相を検討するために，表 2-3 に示

す構造モデルで離散化波数法による数値実験を実施する．各物性値と層境界深さは，HUE04 に

おける J-SHIS V4（第 1-6 層目）と JIVSM（第 7-8 層目）の値を使用した．震源深さ 30 km，震

央距離 0.5 km の位置に，立ち上がり時間 0.5 秒のベル型の震源時間関数を設定し，SH 波が明

瞭に現れる一元化震源を設定した．地震モーメントは 1.0×1015に設定したが，計算される自己

相関関数には影響しない．また，鉛直下方入射の計算が不可能であるため，震央距離は，可能

な限り鉛直下方入射になるように設定した．自己相関関数の計算方法に関しては，トランスバ

ース方向の波形を対象に 2.3.2 節の 3-6 の手順に従い，カットオフ周波数 10 Hz の 3 次のバタ

ーワース型の Low-pass フィルター，2－5 Hz の Band-pass フィルターを使用し，自己相関関数

に 0.5 秒の片側コサイン型テーパーを適用した． 

図 2-23 に，計算された理論波形，各平滑化バンド幅に対応する自己相関関数，平滑化バンド

幅に対する各往復走時の振幅を示す．得られた理論波形に，直達波と複数の反射波が含まれて

いることが確認できる．各平滑化バンド幅に対応する理論波形の自己相関関数では，理論往復

走時（図 2-23(b)の赤）に振幅が現れている．バンド幅に対するそれらの振幅に関して，バンド

幅の増加に伴い，往復走時に対応する位相の自己相関関数の振幅値が負の方向に大きくなるが，

特定のバンド幅から緩やかに 0 方向に近づく．その振幅値は，反射面前後の層のインピーダン

スコントラストに比例して負の方向に大きくなる傾向が見られ，振幅が最小となるときのバン
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ド幅の値は，対応する層境界面が深い程，小さくなる傾向が見られた． 

これらの傾向を検証するために，1 層半無限媒質のモデルを用いて，層境界深さを 0.3 km 間

隔で 0.3－3.0 km（往復走時 1－10 秒）の範囲と，第 2 層目速度を 0.3 km/s 間隔で 0.9-2.4 km/s

の範囲で設定した数値実験をそれぞれ実施した．その他の物性値および層境界深さについては，

表 2-3 に示された第 1 層および第 2 層の値を用い，震源は上述した条件を適用した．得られた

理論波形の自己相関関数における往復走時に対応するラグタイムの振幅を図 2-24 に示す．層

境界深さが浅くなるほど，振幅が最小となるバンド幅が大きくなる傾向が確認された．層境界

深さが深くなるにつれて往復走時が増大することから，ホワイトニング処理により強調される

振幅の位相は，バンド幅に反比例することを意味する．さらに，振幅の変動はインピーダンス

コントラストに比例し，負の方向に大きくなる傾向が見られた．ただし，振幅が最小となる際

のバンド幅には顕著な違いが見られなかった．振幅の大きさは，第 1 層から第 2 層への波の入

射時に生じるインピーダンスコントラストおよび反射係数によって説明可能である． 

以上の 2 つの数値実験の結果から，ホワイトニング処理で強調される振幅について，その位

相はバンド幅に依存するものの，インピーダンスコントラストとバンド幅が与える影響は相互

に独立していることが示唆された． 

 

(2) 理論波形を用いたフィルターの検討 

ノイズの影響を低減し，自己相関関数の振幅をより明瞭にすることを目的として，フィルタ

ー適用に関する数値実験を実施した．この実験では，表 2-4 に示された構造モデルを使用し，

中心周波数を 2－11 Hz の範囲で 1 Hz 間隔で設定した Gabor 波形を鉛直下方に入射させた．

Propagator Matrix 法を用いて計算された理論波形に，一様乱数による 20 個のホワイトノイズを

重畳し，地表波形として解析対象とした．解析に関して，(1)の知見を基に 0.35 Hz の平滑化バ

ンド幅を適用してスペクトルのホワイトニングを実行した．さらに，自己相関関数には 2－5 

Hz の線形位相等リップル型バンドパスフィルターを順方向および逆方向から適用し，中心周

波数毎に PWS を実行した． 

図 2-25 に，基盤面に入射する波形およびそのスペクトル，地表波形の自己相関関数とスペク

トルを示す．中心周波数の増加に伴い，入射波形のスペクトルでは卓越周波数も増加しており，

9 Hz 以降ではフィルター通過領域内に振幅がほとんど含まれなくなることが確認できる．中心

周波数 2 Hz の自己相関関数において，PWS を施すことにより，ノイズの影響が低減され，ラ

グタイム 4, 8 秒の振幅が明瞭になった．これらのラグタイムは，理論往復走時 4 秒，さらにそ

の倍となる多重反射の理論往復走時 8 秒と合致する． 

次に，中心周波数毎にラグタイム 4 秒における PWS を施した自己相関関数の振幅を比較す

ると，4 Hz までは振幅が増加し，それ以降は減少することが確認できる．特に中心周波数 9 Hz

を超える範囲では，PWS を施した自己相関関数の振幅がほとんど見られず，フィルター通過領

域内における地表記録のスペクトルとノイズの平均スペクトルが同レベルとなることが確認

できる．これは，フィルター通過領域において，入射波形の振幅が小さいことにより，地表波

形に現れる増幅された振幅がノイズよりも小さくなってしまったことが原因であると解釈で
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きる． 

ノイズが自己相関関数に与える影響を評価するため，ノイズ生成に用いる初期乱数を 10 回

変更し，ノイズ振幅と自己相関関数振幅の関係を検討した（図 2-26）．解析の結果，PWS に用

いる記録数が増加するにつれて，往復走時に対応する振幅が収束し，記録数が約 10 個以上に

なるとほぼ一定値を示すことが確認できる．さらに，ノイズレベルが増加するに伴い，PWS を

施した自己相関関数の振幅は減少する傾向が見られた．これらの傾向はばらつきがあるものの，

各初期乱数においても一貫して示された． 

また，適切な往復走時の抽出には，自己相関関数の振幅の明瞭性が重要であることから，自

己相関関数の標準偏差をノイズ指標として扱い，往復走時に対応する自己相関関数の振幅を標

準化した（図 2-26 右）．標準化された値はノイズレベルの増加に伴って減少し，収束するため

に必要な記録数が増加することが示された．この結果から，自己相関関数の振幅の明瞭性は記

録数の増加により向上すると解釈できるが，ノイズレベルが異なる記録間で同等の明瞭性を確

保するためには，さらに多くの記録数が必要となることを意味する．ただし，ノイズレベルが

大きい場合には，自己相関関数の振幅が 0 に近づくことに注意する必要がある． 

以上の結果から，フィルターを設定する際には，通過領域内に地震波の振幅が十分に含まれ

る範囲を選択することが重要である．また，ノイズレベルが大きいほど，自己相関関数の振幅

は小さくなるため，明瞭性を担保するための PWS に用いる記録数を増加させる必要があるこ

とが明らかとなった． 
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表 2-3 離散化波数法による理論計算で使用した物性値 

*1は J-SHIS V4，*2は JIVSMのデータを参照 

Layer No. VP (km/s) VS (km/s) Density (g/cm3) Layer depth (km) QP QS 

1*1 2.000 0.600 1.900 0.000 100 100 

2*1 2.500 1.100 2.150 0.157 150 150 

3*1 3.000 1.400 2.250 1.836 150 150 

4*1 3.500 1.700 2.300 2.632 150 150 

5*1 5.000 2.700 2.500 5.031 200 200 

6*1 5.500 3.200 2.650 10.061 300 300 

7*2 5.800 3.800 2.800 17.562 680 400 

8*2 6.400 4.500 3.200 32.507 850 400 

図 2-23 理論波形(左上)と自己相関関数(左下)と各往復走時の振幅値(右) 

赤線：鉛直下方入射時の理論走時 赤領域：鉛直下方入射時の理論往復走時 

図 2-24 バンド幅に対する理論波形の自己相関関数の往復走時に対応する振幅 

（左）第 2層の S波速度を変更 （右）層境界深さを変更 
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表 2-4 Propagator Matrix法による理論計算で使用した物性値 

Layer No. VS (km/s) Density (g/cm3) Layer thickness (km) 

1 0.600 1.900 1.2 

2 1.100 2.150 ∞ 

図 2-25 自己相関関数に適用するフィルターの検討図面 

（a）基盤面に入射する波形 （b）(a)のスペクトル (c)(a)の自己相関関数 

(d) 地表面における各入射波に対するスペクトル 

灰色の領域は，フィルター遮断領域を表す 
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図 2-26 往復走時における記録数に対する PWS 施した自己相関関数の振幅とその平均（左）

振幅を標準化した値とその平均（右） 
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2.4.2 地震記録を用いたパラメータの検証 

 

2.4.1 節における数値実験で得られた解析パラメータの知見を基に，対象観測点における解析

パラメータの検証を行った． 

まず，フィルターの設計にあたり，地震波のスペクトルがノイズレベルを上回る範囲では，

地震記録の自己相関関数において往復走時に対応する振幅が明瞭になることを踏まえて，フィ

ルターの概算を行う．まず，HUE04 における 9 月 16 日から 1 か月間にわたる上下（UD），南

北（NS），および東西（EW）の連続記録を代表として，ノイズレベルを確認した（図 2-27）．

一般に，波浪や風雨などの自然要因によるノイズは約 1 Hz 未満で顕著になり，人間活動によ

るノイズは約 1 Hz 以上で日中によく含まれる傾向がある．さらに，短時間に縦線状として現

れる大振幅レベルは，地震動などの短期的な衝撃による振動を示す．観測点 HUE04 において

は，1 Hz 未満で振幅レベルが約-2 程度を示し，特に経過日数の 7 日，12 日，15－16 日，21 日，

および 25 日には，低気圧や熱帯低気圧が接近したことにより風雨がノイズレベルを顕著に増

加させた．一方，10 Hz 以上の周波数帯では，日中に比較的高いノイズレベルが見られ，これ

は人間活動による影響と考えられる．1－10 Hz の周波数帯では，全体的に振幅レベルが約-3 程

度で低く，地震動に伴う非定常な振幅を確認しやすいことが分かった．したがって，HUE04 で

フィルターを設計する際には，1－10 Hz の周波数範囲内で指定する必要があると判断できる． 

さらに，地震波の S 波振幅を詳細に確認するために，P 波の影響が少ないトランスバース方

向の波形に対して，抽出した波形全体と S 波部分（12 秒間）を解析区間としたフーリエスペク

トルを確認する（図 2-28）．両解析区間のフーリエスペクトルに関して，マグニチュードが大

きいほど各周波数に対する振幅値が増加することが確認できる．マグニチュード約 3.5 以下で

は，1 Hz 未満の振幅は，波形全体では 10-3－10-2程度，S 波部分では 10-4－10-3程度でノイズレ

ベルと同等の値であった．一方，1 Hz 以上で振幅値が増加し始める傾向が確認でき，この傾向

は中央値にも表れている．両解析区間の中央値を比較すると，2－10 Hz の周波数帯域において

は同程度の振幅レベルを示し，一方でその他の周波数帯域では波形全体の解析区間の方が大き

いことが確認できる．この結果は，解析区間が重なる S 波部分に 2－10 Hz の波が同程度に含

まれていることを意味している．また，その他の周波数帯域において波形全体の解析区間の振

幅が大きいことは，S 波部分以外の区間にその周波数成分が含まれている，もしくは S 波部分

を含むノイズのような定常的な波が含まれていることを意味している．さらに標準偏差の変化

から，約 1 Hz 未満では標準偏差が小さく，定常的でばらつきが小さいノイズの影響が大きい

ことが示唆される．一方，約 1 Hz 以上では標準偏差が大きくなり，非定常でばらつきが大きい

地震の影響が顕著になると考えられる．さらに，2－3 Hz 付近で振幅値が局所的に大きくなっ

たことから，地盤による地震動の増幅が影響している可能性が考えられる．以上のことから，

2－10 Hz の周波数帯域は地震波の振幅を良好に含むことが確認されており，この帯域を基にフ

ィルターを設計する必要があると考えられる． 

次に，上記のフィルターの概算に基づき，地盤増幅の影響を含む 2－5 Hz の Band-pass フィ

ルターを用いて，以下の検証を実施した．理論波形の解析から，スペクトルのホワイトニング
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に使用する平滑化バンド幅が増加するにつれて，自己相関関数において強調される振幅のラグ

タイムが小さくなる傾向が示された．この傾向を確認するため，抽出した全地震の S 波（12 秒）

を対象に，平滑化バンド幅に応じた最大振幅時のラグタイムの分布を分析した（図 2-29）．分

析の結果，最大振幅を示すラグタイムはバンド幅の増加に伴い減少し，四分位範囲も小さくな

る傾向が確認できる．さらに，箱ひげ図において外れ値として扱われるラグタイム（第 1・第

3 四分位から四分位範囲の 1.5 倍以上離れた値）の数が増加している．これは，多層構造によ

って異なる層境界からの反射波が自己相関関数に複数のシグナルをもたらすこと，各層境界の

インピーダンスコントラストに顕著な差異がない場合に同程度の振幅が現れること，およびノ

イズレベルによる自己相関関数の振幅の低減が含まれていることが要因と考えられる．ただし，

全体的な傾向としては，数値実験の結果と概ね一致する傾向が確認できる． 

次に，上述のパラメータ検証結果を基に，平滑化バンド幅を 0.35 Hz，Band-pass フィルター

を 2－5 Hz に設定し，全地震記録の自己相関関数および PWS の結果を図 2-30 に示す．発震時

刻順に並べた自己相関関数では，ラグタイム 2－6 秒において比較的大きな振幅が確認され，

図 2-29 で示した傾向が再確認できる．また，ラグタイム約 1 秒および 2 秒付近に共通の振幅

が現れる一方で，ラグタイム 4 秒付近や 5－6 秒に対しては，一部の地震で共通となる振幅が

確認できる．全記録を用いて PWS を施した結果，ラグタイム約 0 秒付近では振幅が大きく，

特に 1 秒弱および約 1.7 秒付近で標準偏差の 3 倍を大きく上回る振幅が見られたが，ラグタイ

ム 2 秒以降の振幅は小さくなった．これは，PWS の計算において瞬時位相の重みが考慮され，

ラグタイム 0 秒付近で瞬時位相が揃いやすい特性が反映されたためと解釈できる． 

ラグタイム 2 秒以降の深部層境界面の反射による振幅出現の可能性を検証するため，震央距

離 3 km 以内，震源深さ 30－35 km，マグニチュード 2.5 以下の地震記録を対象として同様の解

析を行った（図 2-31）．得られた自己相関関数では，ラグタイム約 3.8 秒付近に共通の振幅が確

認され，PWS の結果では標準偏差の 3 倍を大きく上回る振幅が顕著であった．さらに，このラ

グタイム約 3.8 秒を対象に，平滑化バンド幅を 0.35 Hz と設定したうえで，異なる周波数帯域

の Band-pass フィルター（0.5－1.5, 1.0－2.0, 3.0－7.0, 4.0－9.0, 6.0－10.0 Hz）を適用し，明瞭性

の向上に寄与する値を検討した（図 2-32）．その結果，0.5－1.5 Hz および 1.0－2.0 Hz の Band-

pass フィルターではラグタイム約 3.8 秒に共通する振幅は確認できなかった．一方，3.0－7.0 

Hz ではラグタイム約 3.8 秒に共通する振幅が見られたが，明瞭性に欠けている．さらに高周波

数側の 4.0－9.0 Hz および 6.0－10.0 Hz では，ラグタイム約 3.8 秒付近の共通振幅の視認が困難

であった．また，これらのフィルターを適用した自己相関関数に対して PWS を施した結果，

0.5－1.5 Hz では明瞭な振幅は確認されず，1.0－2.0 Hz ではラグタイム約 3.8 秒に振幅が現れる

ものの，他のラグタイムの振幅と比較してわずかに大きい程度であった．一方，3.0－7.0 Hz で

はラグタイム約 3.8 秒において明瞭な振幅が観測され，他のラグタイムの振幅と比べても顕著

であった．4.0－9.0 Hz および 6.0－10.0 Hz では，ラグタイム約 3.8 秒に振幅が見られるものの，

周囲のラグタイムの振幅との差異は小さい傾向が見られた． 

以上の結果から，フィルター設定においては，地震波の影響を含み共通する振幅を確認でき

る 2 Hz 以上を下限周波数とし，7 Hz を上限周波数とする設定が適切であると判断できる． 
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図 2-27 HUE04におけるランニングスペクトル[2-14] 

左から順に，上下，南北，東西方向の記録を使用． 

配色は常用対数で表示した振幅レベルを表し，横軸は 9月 16日からの経過日数を表す． 
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図 2-28 HUE04におけるトランスバース方向の地震波形の 0.2 Hz のバンド幅で 

平滑化したフーリエスペクトル 

黒太線：中央値 黒細線：中央値からの標準偏差 

配色は地震のマグニチュードを表す 

（左）抽出区間全体 （右）S波部分 12秒間 

 

図 2-29 HUE04における各平滑化バンド幅によるホワイトニングに対するトランスバース方

向の地震 S波部分の波形を使用した自己相関関数の最大振幅の往復走時の分布 

赤十字：第 1, 3四分位から四分位範囲の 1.5倍以上の離れた値 

2－5 Hzの Band-pass フィルターを使用 
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図 2-30 HUE04における全ての地震記録の自己相関関数（上）とその PWS結果（下） 

赤塗りつぶし：負の振幅  赤線：瞬時位相の平均値  破線：標準偏差の 1－3倍 

平滑化バンド幅：0.35 Hz  Band-passフィルター：2－5 Hz 

図 2-31 HUE04における地震記録の自己相関関数（上）とその PWS 結果（下） 

塗りつぶし：負の振幅  赤線：瞬時位相の平均値  破線：標準偏差の 1－3倍 

使用地震は，震央距離 3 km以下，かつ震源深さ 30－35 km，かつマグニチュード 2.5以下 

平滑化バンド幅：0.35 Hz  Band-passフィルター：2－5 Hz 
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図 2-32 HUE04における各フィルター範囲に対する自己相関関数とそれらの PWSの結果 

(a) 0.5－1.5 Hz  (b) 1.0－2.0 Hz  (c) 3.0－7.0 Hz  (d) 4.0－9.0 Hz 

(e) 6.0－10.0 Hz  (f) (a)-(e)と図 2-31の PWS 

使用地震は，震央距離 3 km以下，かつ震源深さ 30－35 km，かつマグニチュード 2.5以下 

自己相関関数は，図 2-31に対して 90度時計回りに回転している． 
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2.5 理論自己相関関数と地震記録の自己相関関数の比較 

 

本節では，前節で得られた震央距離 3 km 以下，震源深さ 30－35 km，およびマグニチュード

2.5 以下の地震記録に基づく自己相関関数を用いた PWS の結果と，既往の 1 次元地下構造モデ

ルを用いた理論自己相関関数との比較を行う．さらに，この比較を通じて，既存の層境界深さ

に関する検討を行う． 

理論自己相関関数の計算に使用した 1 次元地下構造モデルは，J-SHIS V4 モデル，JIVSM モ

デル，および Takai et al.（2019）（以下，Takai モデルとする）であり，それぞれの構造情報を

表 2-5，表 2-6，表 2-7 および図 2-33 に示す．J-SHIS V4 モデルと JIVSM モデルでは，深さ 5－

6 km までの VS 2.0 km/s 相当の地層深度がほぼ一致して推定されている一方，それより深部の

構造については JIVSM モデルがより詳細に推定されている．一方，Takai モデルは，浅部構造

（VS 1.3 km/s 未満）については他の 2 つのモデルよりも詳細に推定されているが，深部構造に

ついては他のモデルよりも浅い深度で推定されており，特に地震基盤面の深度は J-SHIS V4 モ

デルおよび JIVSM モデルのほぼ半分程度となっている．また，VS 1.0－1.5 km/s の層の下面の

深さは，3 つのモデルでいずれも深さ 0.1 km 前後と推定されている． 

3 つの構造モデルを用いて，2 層目から順に，入射角 0 度でインパルス波形を入射させた際

の理論自己相関関数をそれぞれ計算した（図 2-34）．J-SHIS V4 モデルと JIVSM モデルでは，2

層目からの入射（図中の 1-2 LB に相当）において，理論往復走時と一致するラグタイム 0.5 秒

に振幅が現れ，さらにラグタイム 1 秒には多重反射波による正の振幅が確認される．さらに，

2-3 LB からの入射ではラグタイム 3.5－3.8 秒に振幅が現れ，3-4 LB からの入射ではラグタイム

4.6－5.0 秒，4-5 LB からの入射ではラグタイム 7.5－7.8 秒と，層境界の深度に応じて振幅が順

次現れる．理論往復走時 11 秒前後では，地震基盤面の反射波に対応する振幅が確認されるが，

インピーダンスコントラストが相対的に小さいため，その明瞭性は低い．一方，Takai モデルで

は，ラグタイム約 1 秒付近までの 4 つの理論往復走時により，他の 2 モデルと比較して複雑な

形状を示している．また，VS 1.3 km/s の下層面からの反射波に対応する振幅はラグタイム 4 秒

付近に現れ，他のモデルと類似した値を示す．しかし，地震基盤面からの反射波に対応する振

幅はラグタイム 5秒付近に現れ，他のモデルの半分程度のラグタイムであることが確認できる． 

これらの理論自己相関関数と，図 2-31 に示される PWS 処理後の自己相関関数を比較すると，

ラグタイム 3.8 秒の地震記録の自己相関関数の振幅と，JIVSM モデルの理論往復走時約 3.7 秒

に対応する振幅が良好な傾向を示している．JIVSM モデルの 2-3 LB 層境界は，J-SHIS V4 モデ

ルの 2-3 LB 層境界および Takai モデルの 5-6 LB 層境界に相当すると考えられる．これらの結

果から，VS 1.0－1.3 km/s で深さ 2 km 前後の層境界面が，地震記録の自己相関関数におけるラ

グタイム 3.8 秒付近の振幅を説明するものであると推定される．さらに，図 2-30 の PWS を施

した自己相関関数では，ラグタイム 1 秒弱に顕著な振幅が確認され，この振幅は Takai モデル

の 3-4 LB 層に対応する理論往復走時で説明できる値である． 
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表 2-5 J-SHIS V4の 1次元地下構造 

Layer VS (km/s) Density (g/cm3) Layer thickness (km) 

1 0.600 1.900 0.157 

2 1.100 2.150 1.679 

3 1.400 2.250 0.797 

4 1.700 2.300 2.398 

5 2.700 2.500 5.031 

6 3.200 2.650 － 
 

表 2-6 JIVSMの 1次元地下構造 

Layer VS (km/s) Density (g/cm3) Layer thickness (km) 

1 0.600 2.000 0.156 

2 1.000 2.150 1.629 

3 1.500 2.250 0.853 

4 1.700 2.300 2.379 

5 2.000 2.350 2.180 

6 2.900 2.600 1.247 

7 3.400 2.700 9.119 

8 3.800 2.800 14.945 

9 4.500 3.200 － 
 

表 2-7 Takai et al.（2019）の 1次元地下構造 

Layer VS (km/s) Density (g/cm3) Layer thickness (km) 

1 0.2344 1.750 0.00953 

2 0.400 1.830 0.09906 

3 0.500 1.880 0.09953 

4 0.780 2.000 0.05234 

5 1.300 2.170 1.97156 

6 2.700 2.500 1.35812 

7 3.600 2.780 － 
 

図 2-33 1次元地下構造の比較 

灰色破線：J-SHIS V4 黒線：JIVSM 

緑線：Takai et al. (2019) 

図 2-34 各構造における 2層目から順に入射を仮定させた場合の理論自己相関関数 

上から順に，J-SHIS V4，JIVSM，Takaiモデルで，色線は理論往復走時を表す 

インパルス波形を入射させ，2－5 Hz の Band-passフィルターを適用 
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2.6 まとめ 

 

本章では，勇払平野の形成史と既往の地下構造研究，ならびに対象観測点 HUE04 における

地震記録の特徴を整理し，地震記録および理論自己相関関数の計算手法について概説した．ま

た，HUE04 の地震記録に適用する平滑化バンド幅とフィルターパラメータを検討し，理論自己

相関関数との比較を通じて解析を進めた．以下に本章の要点をまとめる． 

 

1. 既往研究によれば，勇払平野は東北日本弧と千島弧の衝突による影響を受けており，そ

の地下構造は国内でも比較的複雑であり，地震基盤面は深部に位置することが推定さ

れている． 

2. 震源距離に基づく P 波走時の回帰分析を後方方位角ごとに行った結果，異なる傾きを

示しつつ，いずれも 0.7 以上の正の相関を確認した． 

3. スペクトルのホワイトニングに用いる平滑化バンド幅と，そのバンド幅が強調する自

己相関関数の振幅のラグタイムには反比例の関係があることを，数値実験の理論波形

と地震記録の両方から確認した．さらに，インピーダンスコントラストとバンド幅の影

響は相互に独立していることが示唆された． 

4. SN 比が高い周波数帯域では，自己相関関数に明瞭な振幅が現れ，そのラグタイムから

直達波と反射波の走時差が容易に抽出できる．HUE04 では，2－10 Hz の周波数帯域で

SN 比が高いことから，2 Hz 以上 7 Hz 未満の周波数帯域内でフィルター範囲を設計す

ることが最適であると結論付けた． 
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第 3 章 地震記録の自己相関関数の変動 

 

 

3.1 概要 

 

第 2 章では，全地震記録を対象とした自己相関関数から共通の振幅が確認できなかったが，

震央距離，震源深さおよびマグニチュードの情報を基に地震記録を選別した結果，特定の条件

下で共通の振幅が現れることを明らかにした．この結果を踏まえ，本章では，地震記録の自己

相関関数および PWS を施した自己相関関数の形状を，震源情報や観測点に関する指標と関連

付けて詳細に分析する．特に，震源と観測点の空間関係が自己相関関数の形状や振幅にどのよ

うに寄与しているかを検討することを目的とする． 

まず，自己相関関数の形状と関連があると考えられる指標について整理を行った．具体的に

は，震源と観測点の空間関係を表す震央距離，震源深さ，震源距離，後方方位角，震動の方向

成分の波線経路に関連する指標と，マグニチュード，および最大加速度（PGA）の観測される

地震動の強さに関係する指標に大別できる．これらの指標を基に，分析対象となる地震記録の

整理を行い，選定した指標に従って解析を進めた． 

次に，第 2 章で検討した解析パラメータ（例えば平滑化バンド幅および Band-pass フィルタ

ーの対象周波数範囲）の適用範囲を考慮して，選定した指標に基づく地震記録の自己相関関数

の形状分析を実施した．この過程では，指標ごとの影響が自己相関関数にどのように反映され

るかを評価し，データ全体の傾向を抽出した．その結果，観測される振幅の大きさに寄与する

マグニチュードや PGA が大きい程，自己相関関数の振幅が比較的明瞭となった．また，震源

の空間分布を表す変数から，自己相関関数の振幅がラグタイムに対して推移する傾向が確認で

きた． 

さらに，地震記録の自己相関関数の振幅のラグタイムに関する変動及び推移を整理して考察

を実施した．ここでは，特定の震源域の地震記録を使用し，震央距離と後方方位角に対して，

それぞれを空間変数と設定し，自己相関関数の振幅の変動や，空間変数に基づく変動を確認し

た． 

以上の結果を基に，本章では，地震記録の自己相関関数の形状や振幅の変動が震源と観測点

の空間関係に依存することを示し，この関係が自己相関関数解析における考慮すべき事象であ

ることを明らかにした．この結果は，自己相関関数の振幅に基づく地震波の伝播経路の特性評

価や，不整形構造の推定における重要な情報となることが示唆される． 
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3.2 指標の整理と分析フロー 

 

本節では，次節で使用する分析指標を整理し，その具体的な分析手順を定める（図 3-1）．自

己相関関数の形状に寄与する指標としては，大きく以下の 4 つのカテゴリに分類できる．①解

析のパラメータ，②使用する記録の方向，③震源の規模，および④観測点と震源の位置関係で

ある． 

 

① 解析のパラメータ 

第 2 章での検討結果を踏まえ，以下の指針に基づいて設定する． 

・SN 比の向上を目的に，解析対象区間は S 波初動から 12 秒間とする． 

・フィルターの設計は，地震波の影響が大きい周波数帯域である 2.0－5.0 Hz を採用する． 

・対象とするラグタイムに応じて，適切な平滑化バンド幅を選定する． 

 

② 使用する記録の方向 

観測点で記録される地震動の成分として，上下方向および水平方向（南北，東西，ラディ

アル，トランスバース方向）があるが，本研究の対象は主に S 波成分であるため，S 波寄与

が小さい上下方向の成分は解析対象外とした．また，水平方向の成分については，P 波の影

響が小さく，S 波成分を良く反映すると考えられるトランスバース方向を採用する．ただし，

特定の検討・検証項目によっては，水平面内での回転成分を考慮する必要がある． 

 

③ 観測される地震動の強さ 

観測される地震動の強さを示す指標として，マグニチュードおよび最大加速度（PGA: Peak 

Ground Acceleration）が考えられる． 

 

④ 観測点と震源の位置関係 

観測点と震源との位置関係を示す指標として，震源距離，震源深さ，震央距離，および後

方方位角を採用する． 

 

指標①－④を基に，自己相関関数の形状について定性的な検討を実施する．さらに，複数

の指標を組み合わせて自己相関関数の形状との関係性を検討し，自己相関関数の形状に影響

を与える主要な指標を特定する．また，指標間の相関関係を確認し，指標の再解釈（一般

化）を行い，原因についての考察を深める．また，得られた指標と自己相関関数の形状に基

づき，観測点周辺の地下構造との関係性を分析する． 
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図 3-1 分析のワークフロー 
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3.3 地震記録を用いた自己相関関数の変化の把握 

 

3.2 節に則り，平滑化バンド幅 0.35 Hz，Band-pass フィルター2.0－5.0 Hz，トランスバース方

向の S 波 12 秒間の記録を用いて，自己相関関数解析を実施し，地震記録の自己相関関数を日

付順，マグニチュード順，PGA 順，震央距離順，震源距離順，震源深さ順および後方方位角順

に並べた結果を図 3-2 に示す．なお，ここでは，各指標が自己相関関数の形状に影響を与える

かを判断することを目的としているため，指標の順番で並べてある（横軸の数字は物理量では

なく，指標でソートされた番号）ことに留意されたい．以下，各指標に見られる特徴を挙げる． 

発生時刻順では，ラグタイム 4－5秒にわたる振幅の大きさに関しては顕著な変化が見られ，

特に地震番号 800－1000 の範囲で局所的なピークが見られる．一方で，振幅のラグタイムに関

する推移は確認できない．マグニチュード順では，ラグタイム約 4, 5.6 秒において，マグニチ

ュードの増加に伴って振幅が大きくなる傾向を示す（特に，地震番号 600－1000）．これに対し

て，規模が小さい地震（1－300）では振幅が全体的に低い．特に，規模が大きい地震のラグタ

イム 5.6 秒付近では，振幅が比較的明瞭である．また，ラグタイム 6 秒以降では，振幅が急激

に低下するものの，規模の大きい地震では，振幅の減少が緩やかであることが特徴的である．

PGA 順では，マグニチュードと同様な傾向が見られた．震央距離順では，ラグタイム 4 秒付近

の近距離（地震番号 1－200）に明瞭な振幅が見られ，その後急激に減少する．また，地震番号

600-800 のラグタイム 4.2 秒付近の振幅が大きい．ただ，明確な変動は見られない．震源距離順

では，地震番号 1－300 でラグタイム 3－5 秒にわたる大きな振幅が見られる．また，ラグタイ

ム 4 秒付近の地震番号 400－800，ラグタイム 5.6 秒の地震番号 500－900 に共通の振幅が見ら

れる．深さ順では，地震番号が約 50 以降で震源距離と同様の傾向が見られる．後方方位角順

では，同一の層境界面で生じる反射波由来の自己相関関数の振幅が，方位角の変化に伴って，

ラグタイムが変化する傾向が見られる．また，他の指標の順序よりも振幅が明瞭であり，ラグ

タイム 2－6 秒で複数の振幅のまとまりが見える． 

各指標の相関係数（図 3-3）より，PGA とマグニチュードに 0.5 程度の正の相関となり，震

源距離と震源深さに 0.9 を超える正の相関となった．この結果は，これらの指標に基づく自己

相関関数の傾向が類似したことを示す要因の一つである． 

これらの結果から，自己相関関数の形状について，マグニチュードや PGA は自己相関関数

の振幅の大きさに影響することが判断できる．特に，第 2 章で検討した解析パラメータを踏ま

えると，マグニチュードや PGA の増加に伴う SN 比の向上が，自己相関関数の振幅を明瞭化す

る主要な要因であると考えられる．また，震源位置に関する指標（震源距離，震央距離，深さ，

後方方位角）に基づく分析では，共通のラグタイムにおける自己相関関数の振幅がまとまるこ

とにより，明瞭な振幅が見られた．特筆すべきは，後方方位角に基づく自己相関関数の分析結

果である．後方方位角順に整列した場合，ラグタイムにおける振幅の明確な推移が観測され，

これは，この地域において，地震波の到来方向が自己相関関数の形状に顕著な影響を及ぼすこ

とを示唆している． 
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図 3-2 描画順序を変更した全地震記録の自己相関関数 

(a)発震時刻順  (b)マグニチュード順  (c)PGA順 

(d)震央距離順  (e)震源距離順  (f)深さ順  (g)後方方位角順 

自己相関関数が縦に並べてあることに留意 

平滑化バンド幅：0.35 Hz  Band-passフィルター：2.0－5.0 Hz を使用 
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図 3-3 各指標間の散布図と相関係数 
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3.4 震源分布に対する地震記録を用いた自己相関関数の変化 

 

本節では，震源の空間分布が地震記録の自己相関関数に与える影響について詳細に検討する．

まず，震源の空間的配置と地震記録数の分布を整理し，次の 2 つの領域に対して，瞬時位相を

重み関数とした空間移動平均を計算した． 

 

(I) 後方方位角が 0～45 度（観測点 HUE04 の北から北東方向）かつ震源深さが 25～35 km の

範囲に属する地震記録について，震央距離を空間変数とした． 

(II) 震央距離が 10 km 以内の範囲に属する地震記録について，後方方位角を空間変数とした． 

 

これらの解析では，地震記録数の偏りが空間変数に影響を及ぼすため，重み付け関数として

瞬時位相の重み関数𝑤(𝑡) を以下のように定義した． 

 

𝑤(𝑡) = |
1

𝑁
∑ exp(iΦ𝑛(𝑡))

𝑁

𝑛=1

|

𝜂

 , 𝜂 = 2 ×
𝑁𝑟𝑒𝑓

𝑁
 (3.1) 

 

ここで，𝑁 は地震数，Φ𝑛(𝑡) は瞬時位相，i は虚数単位，𝑁𝑟𝑒𝑓 は PWS を実行するために設定

した最小地震数を表す．また，𝜂 は 0 以上の実数で表され，𝜂 = 2 が一般的に用いられている

（例えば，Phạm and Tkalčić, 2017, 2018[3-1], [3-2]; Schimmel and Paulssen, 1997[3-3]）．本解析では空

間変数に対する地震記録数の偏りが顕著であったため，地震記録数𝑁に反比例して変化するよ

うに設定することで偏りの影響を低減させた．さらに，解析では自己相関関数のラグタイムの

変動を主眼に置いており，PWS による自己相関関数の最大値を基準に正規化を行うことで，結

果の明瞭性を高めた．ただし，この正規化処理により，異なる空間変数間の振幅値を直接的に

比較することはできない点に留意する必要がある． 

条件(I)に対して，震央距離 0.5 km 毎を移動量として，±0.5 km の幅で地震記録数を集計し，

10 地震以上ある場合にそれらの地震記録の自己相関関数を用いて PWS を計算した結果を図 3-

4 に示す．まず，平滑化バンド幅によって，震央距離に対する各 PWS の強調される振幅の位相

が異なり，第 2 章の数値実験と同様の傾向を示すことが確認できる．平滑化バンド幅 0.10 Hz

では，ラグタイム 5-11 秒程度が強調されており，ラグタイム 5.6 秒付近，7.3 秒付近，8 秒付

近，9 秒付近で，震央距離に対する明瞭な変動が見られる．これに対し，平滑化バンド幅 0.20 

Hz では，ラグタイム 4-8 秒程度が強調されており，ラグタイム 4.5 秒付近，5.6 秒付近，7.3 秒

付近で，震央距離に依存する明瞭な変動が見られる．平滑化バンド幅 0.35 Hz では，ラグタイ

ム 2-5 秒程度が強調されており，震央距離に伴う緩やかなラグタイムの変動が確認できる．特

に，ラグタイム 2 秒付近と，3－4 秒において顕著な変動が確認できる．平滑化バンド幅 1.0 Hz

では，浅部の層境界の反射に対応するラグタイム 1 秒付近の振幅が強調されており，震央距離

に対して若干のラグタイムの変動が見られる． 
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一方，条件(II)に対して，後方方位角 5 度毎を移動量として，±5 度の幅で地震記録数を集計

し，10 地震以上ある場合にそれらの地震記録の自己相関関数を用いて PWS を計算した結果を

図 3-5 に示す．条件(I)と同様に，数値実験結果と同様の傾向が見られる．平滑化バンド幅 0.10 

Hz では，ラグタイム 4-11 秒程度が強調されており，ラグタイム 5.6 秒付近，8 秒付近，9 秒付

近，11 秒付近で，後方方位角に関連する変動が見られる．さらに，8－8.5 秒付近の負の振幅に

関して，後方方位角 80 度を境に強調される振幅がラグタイム 8 秒から，8.3 秒にシフトする現

象が確認できる．平滑化バンド幅 0.20 Hz では，ラグタイム 4-7 秒程度が強調されており，ラ

グタイム 4 秒付近，5.6 秒付近で，後方方位角に対する明瞭な変動が見られる．平滑化バンド

幅 0.35 Hz では，ラグタイム 2-6 秒程度が強調されていることが確認できる．後方方位角に対

して，ラグタイム 2.5－3 秒付近と，3.5－4.0 秒付近，5.5 秒付近において変動が確認でき，特

に，北東側で変化が顕著である．平滑化バンド幅 1.0 Hz では，浅部の層境界の反射に対応する

ラグタイム 1 秒付近の振幅が強調されており，後方方位角に対するラグタイムの依存性は低か

ったものの，他の後方方位角と比較して東に相当する 80 度付近でラグタイム 1 秒の振幅の形

状が異なる．この方角は，他の方角に比べて震源距離が小さいことから，入射角の差異は小さ

い． 

以上の 2 つの解析結果から，空間変数である震央距離および後方方位角を基に選別した地震

記録の自己相関関数解析を通じて，明瞭な振幅の特徴を抽出することが可能であることが示さ

れた．特に，自己相関関数の形状変動およびラグタイムにおける振幅の推移は，空間変数に強

く依存することが明らかとなった．また，深部の層境界面に対応する比較的大きなラグタイム

において顕著な振幅の推移が確認できた． 

さらに，これらの 2 つの解析結果において異なる振幅の推移が確認されたことは，観測点周

辺の地下構造が一様ではなく，局所的な不整形性を含むことを示唆する重要な結果と解釈でき

る．震央距離に対する解析での特徴的な振幅変動は，層構造の深さや反射強度の影響を受けて

いる可能性が高い．また，後方方位角に対する解析に基づく結果は，異なる地震波の到来方向

が層境界や不整形構造の特徴を捉えており，地下構造の 3 次元的な不均質性を反映しているこ

とが考えられる．特に，方位角に依存性する振幅変動の顕著な傾向は，地震波の伝播経路上に

存在する反射面の傾斜方向の影響を受けている可能性が示唆される． 

これらの解析結果は，鉛直下方入射を仮定する従来の単純モデルが必ずしも適用できない状

況において，地震記録の空間変数に基づく自己相関関数解析が有効であることを示している．

観測点近傍における地下構造の不整形性を捉えるには，震源分布や地震波の到来方向を考慮し

たデータ選別が重要である．特に，地震波の空間変数に基づく解析が，地下構造のイメージン

グにおける解像度の向上に寄与する可能性が示された． 

最後に，この結果は自己相関関数解析が持つ空間変数依存性の定量的評価の有用性を示して

おり，地震波データを用いた地下構造解析の新たな可能性を提供するものである．特に，観測

点周辺の複雑な地下構造の理解には，複数の空間変数を基にした統合的な解析手法が重要であ

り，本節の結果は，その基礎となるデータ処理手法の確立に向けた貢献を成すものであると考

えられる． 
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図 3-4 震央距離±0.5 km 間隔±0.5 km以内にある地震記録の自己相関関数の PWS（左）と

PWSに用いた地震数（右）         PWSは，10地震の場合に実施 

赤：負の振幅 青：正の振幅 Band-passフィルター：2.0－5.0 Hz 

平滑化バンド幅：(a) 0.10 Hz  (b) 0.20 Hz   (c) 0.35 Hz  (d) 1.00 Hz 
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図 3-5 後方方位角±5度間隔±5度以内にある地震記録の自己相関関数の PWS（左）と PWS

に用いた地震数（右）         PWSは，10地震の場合に実施 

赤：負の振幅 青：正の振幅 Band-passフィルター：2.0－5.0 Hz 

平滑化バンド幅：(a) 0.10 Hz  (b) 0.20 Hz   (c) 0.35 Hz  (d) 1.00 Hz 
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3.5 まとめ 

 

本章では，前章で確認できなかった全地震記録の自己相関関数から明瞭な振幅を抽出するこ

とを目的に，地震の大きさおよび震源の空間分布に基づいた自己相関関数の形状の変動と推移

の検討を実施した．はじめに，検討対象とするパラメータと検討方法を整理した．次に，震源

の空間分布に対して，空間変数を設定し，ラグタイムに関して地震記録の自己相関関数の形状

変動との振幅の推移を分析した．以下に本章の要点をまとめる． 

 

1. 自己相関関数の振幅は，マグニチュードや最大加速度が大きくなることで，SN 比が向上

し，明瞭となる． 

2. 震源の空間分布に対して選別した地震記録の自己相関関数に対し，それぞれで PWS を

行った結果，明瞭な振幅を確認することができる．さらに，それらの空間分布に対する

PWS を施した自己相関関数では，振幅の変動およびラグタイムの推移が見られる． 

3. HUE04 における空間分布に対する PWS を施した自己相関関数の振幅は，空間に依存し

た変動およびラグタイムの推移が見られ，平行成層構造ではない層形状の不整形が示唆

された． 

4. 自己相関関数解析は，震源分布や地震波の到来方向を考慮したデータ選別を考慮するこ

とで，観測点近傍における地下構造の不整形性を捉えられる可能性が示された． 

 

以上の結果から，地震記録における自己相関関数解析を空間変数に基づいて適用することに

より，震源および観測点周辺の地下構造の特性に関する有用な情報が得られることが示された．

特に，観測点周辺の複雑な地下構造の理解には，複数の空間変数を基にした統合的な解析手法

が重要であり，本節の結果は，その基礎となるデータ処理手法の確立に向けた貢献を成すもの

であると考えられる． 
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第 4 章 不整形構造を用いた自己相関関数の数値実験 

 

 

4.1 概要 

 

第 4 章では，観測された地震記録の自己相関関数の変動要因を究明することを目的として，

離散化波数法，3 次元有限差分法，およびレイトレーシングの 3 種類の数値手法を用いた検討

を行った．さらに，震源の空間分布に基づく理論的な自己相関関数のラグタイム推移を活用し

た逆解析を実施し，自己相関関数を用いた不整形構造の推定可能性について議論した． 

まず，離散化波数法を用いた数値実験では，平行成層構造を仮定し，点震源モデルに基づい

て震源の放射特性が自己相関関数の振幅に及ぼす影響を検討した．その結果，自己相関関数の

振幅は直達波および反射波の射出角に依存する放射特性係数が影響することが示された．この

分析から，自己相関関数の振幅特性を議論する際には，直達波と反射波それぞれの射出角を考

慮することが重要であることが明らかになった． 

次に，3 次元有限差分法を用いて，平行成層モデルと不整形基盤構造の両方を対象とした数

値実験を実施し，計算波形とその自己相関関数のラグタイム推移を比較した．結果として，両

構造間に一部類似した傾向が見られたものの，全体としては明確な差異が確認された．特に，

不整形構造が波動場に干渉を引き起こし，自己相関関数に形状変動やラグタイムの推移をもた

らしていることが示唆された．これにより，自己相関関数の特徴が地下構造の不整形性に関す

る情報を反映していることが示された． 

さらに，単純な傾斜構造モデルを用いて，層境界の傾斜と自己相関関数のラグタイム推移の

関係を詳細に検討した．震源と観測点の位置関係に基づき，基盤面の傾斜が自己相関関数に反

映されるラグタイム推移を生じさせることが確認された．この推移を利用して逆解析を実施し

た結果，傾斜構造の定量的な推定が可能であることが示され，不整形構造の逆解析手法として

の有用性が示された． 

最後に，不整形構造が波線経路に与える影響を評価するため，レイトレーシングを用いた解

析を行った．その結果，不整形構造によって複数の波線経路が観測点に到達する可能性がある

ことが明らかとなり，同一層境界に由来する複数の反射波が発生することが確認された．これ

により，自己相関関数において複数の振幅成分が出現し，地下構造の複雑性を反映することが

示された． 
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4.2 離散化波数法を用いた地震記録自己相関関数の形状と放射特性係数に関する数値実験 

 

本節では，震源の放射特性係数が地震記録の自己相関関数の振幅形状に作用するかを確認す

るために，離散化波数法[4-1]による数値実験を実施した．これにより，異なる断層パラメータ（走

向，傾斜，滑り角）が自己相関関数の形状にどのように関係するかを検討した． 

表 4-1 に理論計算に，数値実験に用いた地下構造モデルを示す．地下構造モデルは，6 層半

無限の平行成層構造仮定し，観測点 HUE04 近傍の既往の構造モデルに基づいた類似した構造

を採用した．ただし，多重反射波による不鮮明さを取り除く目的で，最表層の VS0.6 km/s の層

は取り除いた．震源は，深さ 31.94 km，地震モーメント 2.18×1015 Nm，ライズタイム 0.5 秒の

ベル型の震源時間関数とし，基盤面への入射角が大きくなるように，南側に震央距離を 30 km

と設定した．断層面を表すパラメータは，走向 270 度，滑り角 0 度で固定し，傾斜角を 0－90

度の範囲を 5 度刻みで変化させるパターンと，走向 270 度，傾斜角 49.99 度で固定し，滑り角

を 0－355 度の範囲を 5 度刻みで変化させるパターンの 2 種類とした．解析対象は，P 波の影

響が小さく S 波成分を良く含むトランスバース方向の波形とした． 

1 種類目の「走向 270 度，滑り角 0 度で固定，傾斜角を 0－90 度の範囲を 5 度刻み変化させ

るパターン」としたときの結果を図 4-1 に示す．各傾斜角の異なる理論波形およびその自己相

関関数には明確な差異が見られず，ラグタイムの推移は確認されなかった（図 4-1(a), (b)）．し

かし，これらの波形を重ね合わせた解析からは，傾斜角に依存した振幅の変動が認められ，特

に傾斜角 50 度付近で振幅が最大となることが確認された（図 4-1(c)）．また，自己相関関数の

振幅も傾斜角に依存する変動を示し，この依存性の原因を放射特性係数[4-2]に基づき検討した． 

 

ℱ𝑆𝐻 = cos𝜆 cos 𝛿 cos 𝑖𝜉 sin(𝜃 − 𝜙𝑠) − cos 𝜆 sin 𝛿 sin 𝑖𝜉 cos 2(𝜃 − 𝜙𝑠)

+ sin 𝜆 cos2𝛿 cos 𝑖𝜉 cos(𝜃 − 𝜙𝑠) −
1

2
sin 𝜆 sin 2𝛿 sin 𝑖𝜉 sin 2(𝜃 − 𝜙𝑠) (4 − 1)

 

 

ここで，𝜙𝑠 は走向，𝛿 は傾斜角，𝜆 は滑り角，𝑖𝜉 は射出角，𝜃 は方位角を表す．射出角（図

4-2 左）を求めるため，直達波と反射波の波線経路を考慮し，各層境界における屈折を Snell の

法則に基づいて計算した．射出角 125 度から 155 度の範囲では，射出角の増加に伴い震央距離

が小さくなることが確認された．震央距離 30 km に最も近い射出角を式（4-1）の適用に使用し

た． 

解析結果（図 4-3）から，正規化した理論波形の振幅が式（4-1）で説明可能であり，傾斜角 50

度付近で振幅が最小になることが分かった．また，これにより直達波と反射波の振幅が射出角

に依存することが示唆された． 

2 種類目の実験では，「走向 270 度，傾斜角 49.99 度で固定し，滑り角を 0－355 度の範囲を

5 度刻みで変化させるパターン」としたときの結果を図 4-4 に示す．ここで，滑り角 90, 270 度

は，理論上の振幅が 0 になるが，計算結果に数値分散が見られたため除外した．理論波形の直

達波（時刻 14－15 秒）において，滑り角に依存した振幅の変化が確認でき，各層境界に対応す
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る反射波（時刻 18, 19, 20, 22 秒付近）においても同様の傾向が見られた（図 4-4(a), (c)）．一方，

理論波形の自己相関関数では，滑り角に依存した変化は見られなかった（図 4-4(b), (d), (e)）． 

2 つの数値実験において，地下構造モデルおよび震源と観測点の位置関係が同じであること

から，射出角も同じである．このことを踏まえて，式（4-1）と正規化した理論波形の振幅の関

係を確認した（図 4-5）．その結果，1 つ目の数値実験と同様に，放射特性係数で説明できるこ

とが示された． 

本節の数値実験の結果から，直達波と反射波の振幅は個別に放射特性係数を考慮する必要が

あることが明らかになった．特に複雑な地下構造を有する地域では，射出角だけでなく方位角

の影響も考慮すべきであり，直達波と反射波間の振幅比が変動する可能性が示唆される．この

影響により地震波形の自己相関関数も変動し得ることを考慮する必要がある． 

 



70 

 

表 4-1 離散化波数法による理論計算で使用した 1次元地下構造モデル 

Layer No. VP (km/s) VS (km/s) Density (g/cm3) Layer depth (km) QP QS 

1 2.700 1.300 2.200 0.000 150 150 

2 3.500 1.700 2.300 2.400 150 150 

3 4.000 2.100 2.400 3.400 200 200 

4 5.000 2.700 2.500 4.650 200 200 

5 5.800 3.400 2.700 7.500 680 400 

6 6.400 3.800 2.800 17.750 680 400 

7 7.500 4.500 3.200 32.500 680 500 

図 4-1 断層面を表す傾斜角に対する理論波形とその理論自己相関関数 

(a) 理論波形 (b)理論自己相関関数 (c) (a)の重ね描き (d) (b)の重ね描き 

(e) (d)の拡大図，順に 1-2, 2-3, 3-4, 4-5層境界面の反射に対応 三角形：理論往復走時 

図 4-2 射出角の模式図（左）と表 4-1の構造における射出角と震央距離の関係（右） 

×印：震央距離 30 km と各曲線の交点の位置 
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図 4-3 傾斜角に対する SH波の放射特性係数と理論波形の振幅比（左）直達波（右）反射波 

断層パラメータ（走向，滑り角）=（270度，0度） 

図 4-4 断層面を表す傾斜角に対する理論波形とその理論自己相関関数 

(a) 理論波形 (b)理論自己相関関数 (c) (a)の重ね描き (d) (b)の重ね描き 

(e) (d)の拡大図，順に 1-2, 2-3, 3-4, 4-5層境界面の反射に対応 三角形：理論往復走時 

図 4-5 滑り角に対する SH波の放射特性係数と理論波形の振幅比（左）直達波（右）反射波 

断層パラメータ（走向，傾斜角）=（270度，49.99度） 
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4.3 3次元有限差分法を用いた不整形構造と走時差に関する数値実験 

 

本節では，不整形な地下構造が地震記録の自己相関関数における形状変動やラグタイムの推

移に与える影響を検討するため，3 次元有限差分法（OpenSWPC: Maeda et al., 2017[4-3]）を用い

た数値実験を実施した． 

数値実験に用いた地下構造モデルの物性値を表 4-2 に示し，地下構造モデルの鉛直断面図お

よび震源の位置を図 4-6 に示す．物性値は，既往の地下構造モデルである J-SHIS V2 モデルお

よび JIVSM のデータを参照し，これに基づいて設定した．また，既往の構造モデルにおいて短

サイクルの重複反射が見込まれる最表層の VS 0.6 km/s の層は除外した．このデータを基に，

以下の 2 種類の地下構造モデルを作成した： 

1. 平行成層モデル 

このモデルでは，観測点直下の層境界深さを参考に，各層を水平に設定した平行成層構造

を構築した． 

2. 傾斜構造モデル 

不整形構造モデルは，地震記録の自己相関関数における明瞭な振幅が見られたラグタイム

3.8 秒（約 VS 1.5 km/s に相当）を基に設計した．VS 1.5 km/s から，1 層目と 2 層目を選定

し，図 2-3 に示した C-C’断面の層境界を参考にコサイン型の層境界面を設定した．3 層目

下面以深は平行成層とした．なお，紙面に垂直な方向の層境界面の深さは一様とする構造

（2.5 次元構造）とした． 

構造モデルは，一辺 50 m の格子を水平方向に 150×700 個， 深さ方向に 800 個（7.5 km×35.0 

km×40.0 km）とし，モデル底面と側面から格子数 20 個を吸収領域として設定した．安定条件

を満たすために時間間隔を 0.0025 秒とし，計算波形に反射波を含めるために計算波形長が 50

秒になるように設定した．観測点直下から 1 km 間隔で 25 km まで直線上に震源を配置して

（図 4-6(c)），各震源に対して観測点の速度波形を計算し，加速度波形に変換した．なお，震源

深さは C-C’方向の震源の深さの平均値である 31.94 km とした．また，震源の断層パラメータ

は C-C’方向の内，F-net[4-4]で公開されている中で地震数が多い右横ずれ断層とし，その中で平

均震源深さに近いイベントの断層パラメータ（走向 174 度，傾斜 54 度，すべり角 179 度）を

使用した．また，地震モーメントは 2.18×1015 Nm，ライズタイムは 0.5 秒とし，震源時間関

数は Küpper 型を選択した．なお，計算波形の最大周波数が 4 Hz であったため，2－4 Hz の

Band-pass フィルターを適用した． 

平行成層モデルに基づくトランスバース方向の計算波形を図 4-7(a)に示す．震源の放射特

性の影響により，震央距離が 1–4 km の範囲では振幅が小さくなっている．計算結果から，直

達 S 波が約 11–15 秒の間に確認され，震央距離が増加するにつれて S 波走時が遅れる傾向が

見られる．また，直達 S 波の約 4.0, 5.0, 6.0, 8.0 秒後には反射波が確認され，これらの反射波

は計算波形の自己相関関数にも同様に，負の振幅として表れている（図 4-7(b)）． 

層厚および Vs 値を基に求めた理論的な往復走時と照合すると，4.0, 5.0, 6.0, 8.0 秒付近の

振幅は，それぞれ Vs 1.7, 2.1, 2.7, 3.4 km/s の層境界上面からの反射波に対応することが確認
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された．さらに，これらの走時差は震央距離に依存したラグタイムの推移を示し，層境界面

が深くなるほどその変化量が増大する傾向が確認された． 

次に，傾斜構造モデルを用いたトランスバース方向の計算波形を図 4-7(c)に示す．平行成

層モデルの場合と同様に，震源の放射特性の影響により，震央距離が 1–4 km の範囲で振幅が

小さくなっている．しかし，11–15 秒の直達 S 波は明瞭に確認される．また，震央距離が 25 

km の場合には，直達 S 波の後続に明瞭な反射波が確認されるが，傾斜部分に近づくにつれて

反射波の振幅が不鮮明となる． 

反射波の振幅変化をさらに解析するため，計算波形の自己相関関数を図 4-7(d)に示した．

これにより，震央距離が約 5.0 km 以上では平行成層モデルと類似するラグタイムの推移が見

られることが確認された．ただし，震央距離の増加に伴い，ラグタイムが増加する逆方向の

推移も観察され，この傾向は特に 1–10 km の範囲で顕著であった．さらに，ラグタイムの大

きい範囲では，震央距離 10 km 以上でも類似する推移が確認された． 

平行成層モデルの計算波形に基づく自己相関関数では，各層境界面からの反射波同士によ

る干渉の影響は見られず，震央距離に応じた明瞭なラグタイムの推移が認められる．一方

で，傾斜構造モデルにおいても同様の傾向は見られるものの，逆方向のラグタイムの推移が

確認され，2 つの構造モデルで異なるラグタイムの推移が見られた．また，傾斜構造モデルに

おいて，2 つの推移が互いに逆方向を示すことから，波動場が集中および干渉していることが

示唆される．その結果として，自己相関関数の形状やラグタイムの推移が不明瞭になる原因

となったと考えられる． 
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表 4-2 3次元有限差分法による理論計算で使用した地下構造モデルの物性値 

Layer No. VP (km/s) VS (km/s) Density (g/cm3) QP QS 

1 2.700 1.300 2.200 150 150 

2 3.500 1.700 2.300 150 150 

3 4.000 2.100 2.400 200 200 

4 5.000 2.700 2.500 200 200 

5 5.800 3.400 2.700 680 400 

6 6.400 3.800 2.800 680 400 

7 7.500 4.500 3.200 850 500 

 

 

図 4-6 次元差分法の計算に用いた地下構造モデルの鉛直断面図と点震源モデル 

(a) 平行成層モデル (b) 傾斜構造モデル (c) x-y平面に投影した震源位置と震源球 

三角：観測点  星形：震源位置 

震源パラメータ：（走向，傾斜，滑り角）＝（174度，54度，179度） 
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図 4-7 各モデルの震央距離に対する理論波形とその自己相関関数のコンター図 

(a) 平行成層モデルの加速度波形  (b) (a)の自己相関関数 

(c) 傾斜構造モデルの加速度波形  (d) (c)の自己相関関数 
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4.4 走時差の推移を用いた一様に傾斜した基盤構造の逆推定 

 

本節では，地震記録の自己相関関数に見られるラグタイムの推移から，地下構造の傾斜の推

定できるかを検討するために，比較的単純な基盤面が一様に傾斜する地下構造モデル（以降，

一様傾斜構造）に異なる入射角の平面波入射を仮定した数値実験と，その計算波形を対象とし

た逆解析を実施した． 

数値実験に使用した 2 層半無限の地下構造モデルの物性値を表 4-3 に示す．入射させる平面

波の初期条件は，観測点を原点として，鉛直下方を 40 km 地点を最上端とする特徴的長さ 3.3 

km（ライズタイム 0.97 秒に相当）の Herrmann 型の SH 波とした．震源の空間分布による自己

相関関数のラグタイムの推移を入射角の違いとして考え，入射角を-20 度から 20 度までの 5 度

刻みで計算を実行した．計算に用いた地下構造モデル（図 4-8(a)）は，地表面と 1-2 層目の層

境界（以降，LB）の傾斜を 0 度，2-3LB の傾斜を-10 度と設定し，紙面に垂直な方向の層境界

面深さを一様とする 2.5 次元構造とした．また，一辺 0.2 km の格子を水平方向に 350×350 個，

深さ方向に 300 個と設定した．安定条件を満たし，反射波を含めるために，時間間隔を 0.01 秒，

計算波形長を 40.96 秒とした．計算で得られた速度波形を微分した加速度波形（図 4-8(b)）で

は，13, 23, 30 秒付近で振幅が確認でき，入射角に対して，それらの走時が変化することが確認

できる．また，各層の S 波速度と波線経路から計算される理論走時は，各振幅の初動と合致し

ており，時刻が小さい順に直達 S 波，1-2LB の反射波，2-3LB の反射波であると判断できる．

これらの加速度波形を用いて計算した自己相関関数には，ラグタイム 9, 15-17 秒付近に振幅を

確認することができ，入射角に依存した水位が見られる（図 4-8(c)）．直達 S 波と各反射波の理

論走時から計算される理論走時差と自己相関関数の振幅のラグタイムが合致していることか

ら，ラグタイムが小さい順に 1-2LB，2-3LB の反射波に対応する振幅であると判断できる．走

時と理論走時の合致および走時差と理論往復走時の合致から，自己相関関数の振幅に関するラ

グタイムの推移を波線経路から説明できることが確認できた． 

次に，層境界の傾斜が，入射角による走時差の変化に及ぼす影響を検討するために，表 4-3

および図 4-8 の観測点直下の層境界面深さと S 波速度を用いて，2 層半無限構造（図 4-9(b)），

表層から 2 層目までの 1 層半無限構造を対象に，理論往復走時をラグタイムとして扱い，地下

構造モデル間でそのラグタイムの推移を比較する． 

まず，一様傾斜構造と 2 層半無限構造における 2-3LB によるラグタイムの推移（図 4-9(d)上）

に関して，平面波の入射角に対して異なる変化を示すことが確認できる．特に，2 層半無限構

造では，入射角 0 度に対して対象であるのに対し，一様傾斜構造では入射角に対する対称性が

見られない．構造の対照的比較より，層境界面の傾斜の影響が反映したものであると言える．

次に，3 つのモデルにおける 1-2LB によるラグタイムの推移（図 4-9(d)下）に関して，層形状

は同じであるのに対し，入射角に対して異なるラグタイムの推移が見られる．このことから，

他の層の形状および層の有無によって，ラグタイムの推移の仕方が変化すると言える．また，

一部の層が傾斜している場合や，鉛直下方入射と仮定できない地震記録を使用し，平行成層構

造および鉛直下方入射を想定したモデルのチューニングをする場合，入射角 0 度と実際の入射
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角に対するラグタイムの差異だけ誤差が生じることになることが考えられる． 

上述した通り，平面波の入射角にするラグタイムの推移は，構造によって異なる値を示す．

構造に対してラグタイムの推移が一意に決まるのであれば，逆解析によって傾斜を含めた地下

構造の推定が可能であることになる．そこで，数値実験で得られた計算波形の自己相関関数か

ら，入射角に対するラグタイムを抽出し，入射角とラグタイムを対象とした逆解析を実施した．

逆解析には，世代更新回数に応じて大局的，局所的探索が可能である遺伝的アルゴリズム（実

数型の GA）と焼きなまし法（SA）を組み合わせたハイブリッドヒューリスティック探索法[4-

4]を用いた．探索するパラメータは，S 波速度，観測点直下の層境界面の深さおよび傾斜角に対

して，1 変数または 2 変数とする計 6 種類し，その他のパラメータは正解値で固定した．探索

範囲に関しては，正解値を含むように設定した（表 4-4）．なお，地表面は既知であるとして扱

い，水平と固定している．逆解析のパラメータは，個体数 200，世代更新回数 2000，交叉確率

0.7，初期世代の突然変異確率 0.01 とし，温度低下関数のパラメータは，𝑎, 𝑐を 0.5, 1.0 とし，初

期温度𝑇0を 5，温度更新回数𝑘を 10 として，各 100 回の試行を行った．走時差𝑇𝑖,𝑗
𝑡𝑎𝑟𝑔𝑒𝑡

 と理論走

時差𝑇𝑖,𝑗
𝑠𝑦𝑛

 の差の 2 乗和の平均値を misfit（以降，誤差）として，以下のように定義した． 

 

𝑚𝑖𝑠𝑓𝑖𝑡 =∑∑{
(𝑇𝑖,𝑗

𝑡𝑎𝑟𝑔𝑒𝑡
− 𝑇𝑖,𝑗

𝑠𝑦𝑛
)
2

𝑁𝑗
}

𝑁𝑗

𝑖=1

𝑀

𝑗=1

(4 − 2) 

 

ここで，𝑀 は層境界の数，𝑁𝑗 は𝑗 番目の層境界の走時差のデータ数を表す． 

各変数を対象とした逆解析の結果の一例を図 4-10 に示す．全ての結果において，世代更新に

伴って，パラメータが収束していることが確認できる．特に，3 つのパラメータの内，深さの

パラメータの収束が早いことが確認できる．また，S 波速度に関しては，表層側の値の収束が

早いことが確認できる．最終世代で最小誤差となったパラメータを用いた入射角に対する理論

往復走時は，入射角に対するラグタイムと合致していることが確認できる．S 波速度と深さの

同時逆解析を除き，探索パラメータはほぼ正解値を示した． 

次に，各パラメータを対象とした 100 回の逆解析の最小平均誤差および全体平均誤差は，S

波速度と深さの探索を除き，500 世代目までに収束しており，1000 世代を超えたあたりから全

平均誤差も収束した（図 4-10(a)）．最終世代における最小誤差の探索パラメータにおいても，

S 波速度と深さの探索を除き，ほぼ一意に定まった．一意に定まらなかった S 波速度と深さの

探索結果は線形関係が見られ，相関係数が 1 となる非常に強い正の相関が確認された．この関

係は，S 波速度と層境界面の深さのトレードオフの関係を示しており，S 波速度と深さの探索

には他の制約条件が必要である． 

以上の逆解析の結果から，一様傾斜構造，平面波入射が成立する場合，地震記録の自己相関

関数から抽出できる平面波の入射角に対するラグタイムを対象とする逆解析から，層境界深さ

およびその傾斜を推定することが可能であると判断できる． 
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表 4-3 3次元有限差分法による理論計算で使用した地下構造モデルの物性値 

Layer No. VP (km/s) VS (km/s) Density (g/cm3) QP QS 

1 4.00 2.10 2.400 400 200 

2 5.00 2.70 2.500 400 200 

3 5.80 3.40 2.700 680 400 

図 4-8 数値実験に使用した構造モデルと計算波形およびその自己相関関数 

(a) 一様傾斜構造 (b) 計算波形 (c) (b)の波形を用いた自己相関関数 

図 4-9 入射角とラグタイムの推移の検討に使用したモデルと入射角に対する理論往復走時 

(a) 一様傾斜構造 (b) 2層半無限構造 (c) 1層半無限構造 (d)各モデルの理論往復走時 
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表 4-4 逆解析の探索範囲 

Layer No. VS (km/s) Depth (km) Inclination (deg.) 

1 1.90－2.20 0.00 (Fixed) 0.00 (Fixed) 

2 2.50－3.00 5.00－15.00 -10.00－10.00 

3 3.10－3.50 15.00－30.00 -30.00－30.00 

図 4-10 逆解析の結果の一例 

(a) 深さ (b) 傾斜角 (c) S波速度 

(d) S波速度と深さ (e) 深さと傾斜 (f) S波速度と傾斜 
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図 4-10 100回の試行における世代更新回数に対する平均最小誤差および平均誤差(a) 

と逆解析結果(b) 

図 4-11 S波速度と深さの探索結果の相関図 

赤丸：1層目の S 波速度と 1-2LBの深さ 青菱形：2層目の S波速度と 2-3LBの深さ 
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4.5 既往の構造を用いたレイトレーシング 

 

本節では，レイトレーシングによる数値計算を通して，既往の地下構造モデルに基づく波動

場の複雑性を分析する．使用するレイトレーシングプログラム SW3D（Seismic Waves in Complex 

3-D Structures, Cerveny, 2005[4-5]）は，3 次元構造内の波動伝播を考慮可能な高精度波線解析ツー

ルであり，層構造の傾斜や不整形性が波線経路や到達波形に与える影響を詳細に評価すること

ができる．この手法は，複雑な地下構造における波動場の特性を把握するための基本的かつ強

力なアプローチとして広く利用されている（Igel et al., 1995[4-6]; Malinowski, 2013[4-7]）． 

レイトレーシング法では，波動場の進行方向を記述するレイパラメータの設定が不可欠であ

る．レイパラメータは，波の進行経路（レイ）の曲率や媒質内の速度構造との関係を定量的に

記述する基本的な物理量であり，特に速度構造が複雑な媒質内における波動伝播経路の解析に

おいて重要な役割を果たす．具体的には，スネルの法則に基づき，速度の空間分布に応じた波

の屈折および反射挙動を計算し，境界面や異なる層を通過する際の進行方向を正確に決定する．

さらに，レイトレーシング法では，層境界で生じる反射波および透過波をレイコードとして定

義し，走時を計算することが可能である．これにより，自己相関関数解析で得られる走時差の

情報をレイの空間的分布と関連付けることができる．本手法は当初，石油探査のために開発さ

れたが，現在では地殻やマントル内部といった速度構造が複雑な領域の解析に広く利用されて

いる．特に，不整形構造や不均質構造を伴う媒質における波動挙動の詳細な評価において不可

欠な解析ツールとして位置付けられている． 

はじめに，数値計算に用いる構造モデルとして，J-SHIS V4[4-8]から層境界面の不整形が大き

い地下構造モデルの断面情報を取得した（図 2-3 の C-C’方向）．レイコードの指定を単純化す

るために，鉛直方向の層厚が 0 m となる地点の層を 10 m となるように，深さ方向に層厚を修

正した（図 4-12 破線）．次に，層境界の不連続性の影響を低減させる目的で，層境界データを

線形内挿により補間し，データ間隔を 200 m に統一した．補間後のデータに対して，前後 1 km

の範囲でガウシアン窓関数を適用した平滑化処理を実施し，層境界面を滑らかな形状へと修正

した（図 4-12 赤線）．なお，本研究では，紙面垂直方向に関して均一と仮定する 2.5 次元構造

を採用した． 

各層の物性値は表 4-5 に示され，等方均質媒質を仮定して設定した．また，2 層目以深の物

性値については J-SHIS V4 のデータをそのまま使用した．計算プログラムの仕様上，第 1 層目

に空気層を挿入したが，波線経路の計算に対しては影響を及ぼさない． 

図 4-12 に示すように，観測点は震央距離 18 km の位置に配置し，震源は深さ 30 km に固定

した上で，震央距離 5 km から 40 km の範囲に 5 km 間隔で設定した．観測点と震源の位置関係

については，同一平面上にあるものと仮定し，紙面垂直方向のスローネスは 0 となるように設

定した．これにより，レイパラメータの方位角を設定する必要がなく，射出角のみを考慮する

シンプルな条件設定が可能となった． 

次に，直達波と各層境界の反射を想定したレイコードを指定した．表 4-6 に指定したレイコ

ードを示す．SW3D の仕様に基づき，S 波および P 波の反射・透過を指定できる Code type: 5 を
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選択した．初期波の種類は S 波（Initial code: -1）とし，S 波の透過（Ray code: -1）および反射

（Ray code: -2）を指定して，直達波と反射波の波線経路を計算した．なお，層厚が 0 となる場

合にレイコード指定の変更が必要になる場合があるが，今回の数値計算ではモデル作成時の工

夫により，その影響を回避することができた． 

SW3D を用いて計算された各震源に対する波線経路を図 4-13 に示す．直達波と 1-2 層境界面

（以降，1-2LB）において，震央距離 20, 25 km の位置の波線経路は上手く求まらなかった．図

に示されている波線経路は，震源から観測点に至る直達波と各層境界で反射した波を表してお

り，波動伝播の様相を詳細に視覚化している．直達波は最も単純な経路であり，波動の最短伝

播経路として走時の基準となる．一方，層境界で反射した波は，地震波が複数の経路を経て観

測点に到達する様子を示し，層の深度や境界面の不整形によって波線経路が大きく変化する特

徴が見られる．特に，浅部の層境界では反射角が小さく，観測点周辺に波線が密集する傾向が

あるのに対し，深部層境界での反射は広範囲に波線が拡散し，経路が複雑化する様子が確認で

きる．さらに，層境界の不整形によって波線が屈折・反射を繰り返すことで，波動場が著しく

複雑化し，これが後続波やコーダ波の発生につながることが示唆される． 

これらの波線経路と自己相関関数解析との関係を考えると，自己相関関数における初期の振

幅が直達波に対応し，後続の振幅が層境界で反射した波に対応することから，層境界の不整形

が顕著な場合，反射波の到達時間がばらつき，自己相関関数におけるピークが時間的に分散す

ることが予想される．また，深部構造や多重反射の影響によって，自己相関関数に複数のピー

クが現れることがあり，これにより波動場のさらなる複雑性が示されることが複数の波線経路

の存在から判断できる． 

レイトレーシングと自己相関関数解析を組み合わせることで，波線経路と自己相関ピークの

対応関係が明確化され，波動の進行方向や反射点の同定が可能となることが考えられる．さら

に，レイトレーシングによる波線経路の解析結果と自己相関関数から得られる走時差を比較す

ることで，地下構造モデルの妥当性を検証し，不整形な層境界や，さらに不均質な速度構造を

含む複雑な媒質の詳細な解析が実現できる．特に，層境界の不整形度が波動場の複雑化に与え

る影響を定量的に評価する上で，これらの手法の統合的な解析は不可欠である． 
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図 4-12 計算に使用した地下構造モデルの鉛直断面図 

破線：平滑化前の層境界面深さ  赤線：平滑化した層境界面深さ 

レイトレーシングの解析では，赤線を層境界面深さとする 2.5次元構造を使用した． 

 

 

表 4-5 構造モデルの物性値 

Layer No. VP (km/s) VS (km/s) Density (g/cm3) 

1 (air) 0.01 0.01 0.01 

2 2.00 0.60 1.90 

3 2.50 1.10 2.15 

4 3.00 1.40 2.25 

5 3.50 1.70 2.30 

6 4.00 2.10 2.40 

7 5.00 2.70 2.50 

8 5.50 3.20 2.65 

 

表 4-6 SW3Dに基づくレイコード 

Code type Initial code Ray code (-1: S-wave transmit,  -2: S-wave reflect ) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 (Direct wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -2 -1 (reflected wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -2 -1 -1 (reflected wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -2 -1 -1 -1 (reflected wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -1 (reflected wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -1 -1 (reflected wave) 

5 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -1 -1 -2 -1 -1 -1 -1 -1 -1 (reflected wave) 
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図 4-13 設定した構造モデルにおける各震源位置から観測点までの波線経路 

1段目：直達波と 1-2LB反射波  2 段目：2-3LB反射波と 3-4LB反射波 

3段目：4-5LB反射波と 5-6LB反射波  4 段目：5-6LB反射波と全結果の重ね合わせ 
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4.6 まとめ 

 

本章では，前章で確認された地震記録の自己相関関数の空間変数に対する形状変動とラグタ

イムの推移を分析することを目的に，離散化波数法，3 次元有限差分法およびレイトレーシン

グを用いた数値実験を実施した．さらに，ラグタイムの推移を利用した逆解析を実施した．以

下に本章の要点をまとめる． 

 

1. 離散化波数法による数値実験から，自己相関関数の振幅は直達波および反射波の射出角に

依存する放射特性係数に依存することが示された． 

2. 3 次元有限差分法による数値実験から，平行成層構造と不整形基盤構造で計算された波形

の自己相関関数には，基盤面の不整形に関する情報を含んでいることが示された． 

3. 一様に傾斜する基盤面の構造に平面波入射する仮定における逆解析から，傾斜構造の定量

的な推定が可能であることが示され，不整形構造の逆解析手法としての有用性が示された． 

4. レイトレーシングによる数値実験から，基盤面の不整形が同一層境界に由来する複数の反

射波を発生させる可能性があることが確認された． 

 

以上の結果を踏まえ，本章の検討により以下の知見が得られた．自己相関関数のラグタイ

ムの推移や振幅特性が地下構造の不整形性や傾斜構造に関する重要な情報を含むことが確認

され，これらの解析を通じて，地下構造の詳細な特徴を反映した定量的な推定が可能である

ことが示された．特に，平行成層モデルと比較した際に見られる不整形構造による波動場の

干渉や複雑性は，自己相関関数解析を通じた構造解明において特異的な指標となることが明

らかとなった． 

また，レイトレーシングと自己相関関数解析を組み合わせることで，波線経路と自己相関

関数の振幅の対応関係が明確化され，波動の進行方向や反射点の同定が可能となることが考

えられる．さらに，レイトレーシングによる波線経路と自己相関関数から得られる走時差を

比較することで，地下構造モデルの妥当性を検証し，層境界の不整形や不均質な速度構造を

含む複雑な媒質の詳細解析を実現させる潜在性を有する．特に，層境界の不整形度が波動場

の複雑化に与える影響を定量的に評価するためには，両手法の統合的な解析が不可欠であ

る． 
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第 5 章 実用に向けた検討 

 

 

5.1 従来手法の自己相関関数解析との相違点 

 

本節では，本研究で得られた地震記録を用いた自己相関関数解析に関する知見を整理し，従

来手法と比較してその相違点を明確にする． 

従来の自己相関関数解析において，Chimoto and Yamanaka (2019, 2020)[5-1], [5-2]は，比較的緩や

かでコントラストが大きい基盤面構造を有する関東平野の観測点を対象に，震源深さ 50 km 以

深の地震記録における S 波の重複反射に着目し，P 波も含めた自己相関関数解析を実施してい

る．一方，Phạm and Tkalčić (2017, 2018)[5-3], [5-4]では，南極氷床の厚さやアフリカ大陸の基盤面

深さといった明瞭なインピーダンスコントラストを有する対象に対し，遠地地震の P 波の重複

反射を解析対象として自己相関関数解析を行っている．これら両手法に共通する前提として，

平行成層構造に平面波が入射するという仮定がある． 

構造の推定手法に関しては，前者では鉛直下方入射を仮定し，Haskell 法[5-5]に基づいて理論

的な自己相関関数を計算し，地震記録の自己相関関数を線形スタックした結果に対して逆解析

を行う手法が用いられている[5-6]．この手法では，インピーダンスコントラストが大きいため，

自己相関関数に明瞭な振幅が現れ，逆解析の収束性が向上し，構造の推定が容易になると考え

られる．一方，後者では地震記録の自己相関関数に対し，瞬時位相による重み付けスタック

（Phase-weighted stacking: PWS）[5-7]を用いて明瞭な振幅を得て，ラグタイムを抽出し，P 波速

度との関係から層厚を推定する手法が採用されている． 

これら従来手法と比較し，本研究では，自己相関関数を計算する過程自体は共通しているも

のの，以下の点において大きく異なる．第一に，本研究では観測対象の地震が非常に小規模で

あり，観測点近傍の地震記録の S 波を主な解析対象としている．第二に，推定される地下構造

において各層境界のインピーダンスコントラストが小さく，不整形が顕著に見られるため，従

来手法で前提とされる鉛直下方入射仮定や平面波仮定が成立しない．その結果，全ての地震記

録を一括でスタックすることは適切ではない． 

本研究では，震源の空間分布を考慮し，地震記録の自己相関関数をグルーピングした上で，

グループごとにスタックを行う手法を採用している．これにより，空間分布の指標に基づき，

スタックされた自己相関関数の振幅変動やラグタイムの推移を解釈することが可能となる．つ

まり，従来手法が単純なスタックによって解析を進めるのに対し，本研究では震源分布に基づ

く分類とその後のスタック解析を組み合わせることで，より詳細な構造情報の抽出および空間

分布に基づく解釈を実現している点が本研究の明確な特徴である． 

また，本研究に基づく自己相関関数解析から，地下構造における層境界面の不整形性による
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波動の反射および透過の過程を複雑化が，自己相関関数の形状を変動させることが明らかとな

った．本研究においてこの不整形性の影響を詳細に検討した結果，波線経路が不整形構造の影

響を受けて複雑化することが確認された．すなわち，従来手法では平行成層構造が仮定されて

いるため単純な反射経路が想定されているが，本研究で対象とした不整形構造では，波動の経

路が乱されることが自己相関関数の形状変動に大きく寄与していることが示唆された．この結

果から，層境界面の不整形性が自己相関関数に及ぼす影響は，従来の解析手法における単純化

された仮定では十分に説明できない複雑な性質を有することが明らかになった． 

さらに，本研究では走時差（波線経路）の情報を用いた逆解析を通じて，地下構造の傾斜を

含めたチューニングが可能であることが示された．特に，不整形な層境界面が波動経路を複雑

化させるものの，自己相関関数の振幅やラグタイムの変動を適切に解析することで，不整形構

造に対する高精度なチューニングができる潜在性が確認された．従来の平行成層構造を前提と

した自己相関関数解析では，こうした不整形性を適切に扱うことは困難であったが，本研究の

手法はこの問題に対して有効であると推察され，地下構造の不整形性を考慮した解析において

も適応性が高いと評価できる． 

以上のことから，本研究の自己相関関数解析は，従来手法では不可能であった地下構造の不

整形性を反映した構造推定の高度化に寄与するものと考えられる．この手法は，特に不整形な

構造が目立つ地域において，地下構造モデルの精緻化において重要な役割を果たすことが期待

される． 

 

5.2 不整形構造の推定手法に関する提案 

 

本研究で提案する不整形構造推定手法は，震源分布に基づくグルーピングと自己相関関数

解析を組み合わせたものである．従来手法では全地震記録を一括してスタックすることで単

純化された構造情報を取得するに留まっていたが，本手法の震源分布に基づく地震記録を分

類，各グループにおける自己相関関数をスタック，および震源分布に対するスタックした自

己相関関数の変動やラグタイムの推移を評価から，不整形構造が波線経路に及ぼす影響を反

映した解析結果を得ることが可能となる．さらに，波線経路の複雑性に基づく走時差の情報

を用いた逆解析を導入することで，不整形構造を含む地下構造モデルのチューニングを実現

する．これにより，従来の平行成層構造を前提とした解析手法では困難であった不整形性を

考慮した構造推定が可能となる． 

一方で，提案手法にはいくつかの課題が存在する．まず，不整形構造による波動の複雑化

は，自己相関関数の形状変動を大きくし，解析精度を低下させる可能性がある．この課題に

対しては，震源分布や波線経路の空間的特徴を詳細にモデル化し，精密なデータフィルタリ

ングを行うことで，解析精度の向上が期待される．また，不整形構造が引き起こす波動の多

重反射や散乱の影響を適切に評価するために，数値シミュレーションや詳細な理論モデルの

導入が必要である．さらに，データ処理の複雑化に伴う計算コストの増大も課題として挙げ

られるが，近年の計算能力の向上やアルゴリズムの最適化によって，これらの問題は克服可



89 

 

能であると考えられる． 

提案手法の特徴を反射法地震探査やトモグラフィーと比較すると，いくつかの類似点と相

違点が見いだされる．反射法地震探査やトモグラフィーは，いずれも波動の伝播特性を用い

て地下構造を推定するという点では共通している．一方で，反射法地震探査とは人工震源を

使用している点で異なり，トモグラフィーは発震時刻に対する直達波の走時を対象としてい

る点で異なる．提案手法は，自然地震の直達波と反射波の走時差を対象としているため，コ

スト面や作業効率，震源の発震時刻の精度に依存しない点で有利である． 

さらに，現在の地震観測網の発達と蓄積された地震記録の膨大なデータ量を背景に，本手

法の実現性は非常に高いと考えられる．観測網の高密度化と観測精度の向上により，震源分

布を考慮したデータ解析がより詳細かつ効率的に行えるようになり，不整形構造の推定精度

が一層向上することが期待される． 

社会的意義の観点からは，本手法は防災や設計用入力地震動の作成に資する地下構造モデ

ルの改善に寄与する点で重要である．不整形構造が地震波動の増幅特性に与える影響を定量

的に評価することで，より現実的で安全性の高い設計基準の策定が可能となる．さらに，精

度の高い地下構造モデルは，地震時の被害予測や緊急対応計画の策定においても重要な役割

を果たす．以上より，本手法は学術的意義に留まらず，実践的かつ社会的意義の高い成果を

もたらすものと位置づけられる． 
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第 6 章 結論 

 

6.1 研究の総括 

 

本研究は，地震動の増幅特性に大きく影響する地下構造の不整形性に着目し，単一観測点で

得られた地震記録に基づく自己相関関数解析を通じて，不整形地下構造の詳細な推定を目指し

たものである．従来の解析手法では，地下構造が平行成層構造，かつ平面波入射であるという

仮定が一般的であったが，この単純化された仮定は，実際の地下構造の複雑性を十分に反映で

きないという課題が存在していた．そのため本研究では，平行成層構造および平面波入射仮定

の限界を克服し，より一般的な地下構造の推定を可能にする新たな解析手法の確立に取り組ん

だ． 

具体的には，複雑な地下構造であると推定されている勇払平野を対象地域として選定し，地

震記録を用いた自己相関関数解析を実施した．地震記録の自己相関関数を震源分布ごとに分類

した結果，その振幅に関する形状の変動やラグタイムの推移が見られ，地下構造の不整形によ

る影響が示唆される結果となった．さらに，数値実験として離散化波数法，3 次元有限差分法，

およびレイトレーシング法を通じて，地震記録の自己相関関数が地下構造の傾斜角度や不整形

性の影響を受けることを明らかにした． 

その結果，自己相関関数解析は，従来の平行成層構造モデルでは捉えられなかった複雑な波

動場の特徴を捉えることができる有効な手法であることが示された．特に，地下構造の不整形

性が地震波の反射や屈折を引き起こし，その結果として自己相関関数の振幅特性や走時差を表

すラグタイムに影響を与えることが明確に示された．この成果により，自己相関関数を用いた

地下構造解析の適用範囲が大きく拡大し，複雑な地盤条件を考慮した高精度な地下構造推定の

基盤が構築された． 
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6.2 今後の課題と展望 

 

本研究の成果は，地下構造の不整形性を定量的に推定するための基礎的な枠組みを示したが，

以下の課題が残されている． 

 

1. 多地点観測への拡張 

本研究では単一観測点での解析に焦点を当てたが，複数観測点を統合した解析を行うこと

で，3 次元地下構造モデルの高精度化が期待される． 

2. 実データへの適用範囲拡大 

提案手法を他の地域の観測データに適用し，異なる地質条件や地下構造に対する有効性を

検証する必要がある．特に都市部や地盤条件が複雑な地域における適用が期待される． 

3. 高周波成分の活用 

より高周波数帯域の地震記録を解析することで，浅部地下構造の詳細な推定も可能となり，

総合的な地下構造モデルの精緻化に寄与する． 

4. 逆解析アルゴリズムの適用と高精度化 

数値実験で用いた逆解析手法の精度向上と計算コストの低減が求められる．また，不整形

な地下構造の影響を考慮する手法の開発が課題となる． 

 

今後は，観測データの統合解析および数値シミュレーション技術の発展により，より精度の

高い 3 次元地下構造モデルの構築が期待され，地震動予測の高度化と防災・減災への貢献が可

能となるであろう． 
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