
国立防災科学技術センター研究報告 第38号　1986年12月

550，34／．822／．834（521．27）

深層井観測により推定された
厚い堆積層の地震応答特性

　　　　　　　　　　　　　　　　＊

木　下　繁　夫

国立防災科学技術センター

T110Ea血11叩1ake　Respomse　C11趾acteHstics　of

　　　　　　　　a　mlick　Sedime11ω町L町er

Estim刎ed　by　Moams　of　Th6D㏄p－Eo肥hole

　　　　　　　　　　　　　　　　Obsew汕om

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　By

　　　　　　　　　　　　　　Sllig60Kimos11ita

M〃o〃α1他∫ωκんCθ〃εげorDム倣θ7P7舳〃〃o〃，■αρα〃

Abstrac一

　　　The　surface　gromd　motion　due　to　an　e舳hquake　is　estimated　from　the　motion　of　the

bedrock　by　convoluting　the　effects　of　sedimenta町1ayer　on　the　bedrock．In　Japan，th6pre－

丁帥iary　basement　has　been　recognized　as　the　seismic　bedrocL　P町ticu1ar1y，in　the　Tokyo

metropolitan　area，a　thick　sedimentary1ayer　with　a　thickness　ofsevera1kilometers　covers　the

pre－丁帥iary　basement，i．e．，seismic　bedrock．In　the　present　study，we　investigated　the　effects

of　sedimenta町1ayer　in　the　metropolitan　areaby　means　ofdown－ho1e　arrays　whose　maximum

depths　are600meters　or　more　below　the　top　ofthe　bedrock　and　a　surface　array　at　the　Fuchu

area　in　the　westem　p舳of　Tokyo．The　summary　of　the　results　obtained　by　our　investigation

is　shown　be1ow．

　　　（1）Based　on　the　direct　measurement　of　bedrock　motions，we　broposed　two　mode1s　to

predict　the　zero－damped　ve1ocity　response　spectra　in　the　bedrock　of　the　metropo1itan　area

for　the　period　range　from　O．1to5seconds．These　mode1s　were　derived　separated1y　analyzing

acce1eration　records　of　category　I　and　category　II　earこhquakes；category　I　earthquakes

distributed　out　of　the　vo1canic　front　and　category　II　earにhquakes　distributed　in　and　around

the　volcanic　front．

　　　（2）We　estimated　the　intemal　damping　factor1／2g，as　the　order　of1／1αγ

（O．1く∫＜3Hz），of　the　S－waves　in　the　sedimenta町1ayer．This　resu1ts　were　obtained　by　two

different　methods．
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　　　　（3）In　order　to　estimate　the　average　amp1ification　characteristics　of　a　sedimentary1ayer

for　the　short　period　S－waves（O．2－2s）in　the　metropo1itan　area，we　proposed　a　tentative

estimation　procedure．The　average　amplification　characteristics　are　given　by　the　average　of

ratios　of　the　zero－damped　ve1ocity　response　spectra　of　surface　ground　motion　to　those　of

bedrock　motion，which　are　predicted　by　the　models　mentioned　in（1）．The　results　obtained

by　app1ying　the　present　estimation　procedure　to　surface．strong－motion　records　of　many　sites

in　the　metropolitan　area，show　that　the　average　amp1ification　characteristics　are　main1y　in－

nuenced　by　the　response　of　sedimentary　layer　for　the　SH－waves，are　independent　of　the　dif－

ference　of　horizonta1components，i．e．，transverse　or　radia1component　of　surface　motions，

and　have　maximum　amp1ification　factors　of　severa1ten　times．

　　　　（4）Observation　and　analysis　were　made　for　a　process　ofgenerating　a　pseudo－Love　wave，

which　was　due　to　a　SH　pulse　train　produced　bythe　total　renections　at　the　upperboundaryof

dipping　bedrock・Such　SH　pu1se　trains　are　observed　in　an　array　at　the　Fuchu　area　during　the

ea血hquakes　whose　sha11ow　origins　are　located　in　the　southwest　of　the　array．The　train　of

totaHy　ref1ected　pu1ses　is　simu1ated　by　using　the　Hilbeれtransform　repeated1y．The　pulse　train

modulated　by　the　sedimentary　layer　becomes　a　predominant　wave　which　appears　just　after

the　direct　SH　pu1se　in　the　Fuchu　area　and　shows　a　dispersion　characteristics　similar　to　the

Love　wave．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

1．序

1．1　本研究の目的

　首都圏の地表強震動特性で，現在最も問題となっていることの1っは，先第三紀基盤上の

厚さ数㎞に及ぶ堆積層の影響である．本研究は，この堆積層の地震応答特性を，深層井観測

を中心とする地震観測により推定し，実用可能な形にすることを目的としたものである．

　堆積層一基盤系による地震波の変調効果は，地表地震動の特性に，2通りの形態で見られ

る．1っは，地表地震動特性を，基盤における地震動特性とその地表点直下にある堆積層一

基盤系の応答特性に分解し，各々，独立した特性として考察可能な場合である．この場合，

地震観測により明らかにせねばならないのは，独立した2っの特性一基盤地震動のスペクト

ル特性と堆積層における地震波の減衰特性一であろう．

　もう1つは，震源から基盤迄直接に達した地震波ではなく，基盤と堆積層の境界部で2次

的に発生し，堆積層を表面波の如く伝播する波が，地表地震動に影響する場合である．この

場合，堆積層一基盤系の取扱いは2次元的なものとなり，地震観測も多次元的な群列観測で

対応することとなる．群列観測で明らかにせねばならないのは，2次的な表面波が生成され

る過程であろう．

　以下，本章後半では，既往の調査研究にっいて触れる．第2章では，深層井観測記録に基

づいて，基盤地震動のろペクトル特性を，非減衰速度応答スペクトルの領域でモデル化する．

第3章では，初めに堆積層におけるS波の減衰特性の推定結果を述べ，次いで地表強震記録

から堆積層一基盤系における増幅特性を抽出する．第4章では，東京西部・府中地域の群

列観測記録に基づいて，基盤上面で連続して全反射しながら堆積層を伝播するS　H波が，

Love波的な波に成長する過程を考察する．第5章は，本研究の結論である．また，本研究

では，観測記録から地盤の応答特性を推定する技法をいくっか案出した．第6章は，附録章

として，推定技法をまとめたものである．

　なお，本論文は，筆者がこれ迄に発表して来た個々の論文〔木下（1981；1983a；1983

b；1985；1986）；木下・他（1982）；Kinoshita（1984）；Kinoshita　and　Miko－

shiba（1984）；木下・他（1986）〕を基に，新たな考察を加えてまとめたものである．

1．2　既往の調査研究の概要

　堆積層の地震応答に関する考察は，3段階の調査研究一（1〕堆積層と基盤の速度構造のモ

デル化と堆積層における地震波の減衰特性のモデル化，12〕地震観測に基づく応答特性の実測

調査，及び，13〕弾性論に基づく応答計算法の確立一に沿って行われるが，最終的には，こ

れらの調査研究の結果が相互に矛盾を生じない様に把握されるべきものである．首都圏にお

ける堆積層の地震応答に関する研究は，1970年代後半から本格化し，上記3課題とも現在
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各方面で精カ的に取組まれている．ここでは，現在迄に行われた各調査研究を概括する．

　堆積層の速度構造に関しては，石井（1962）による爆破探査等の結果に基づく報告が，関

東地域で1960年代に報告された唯一のものであった．しかし，首都圏中央部での堆積層及

び基盤の速度構造は，石井の報告では触れられておらず，1970年代に入って行われた2系

統の積極的な探査実験により明らかになってきた．1っは，1975年から実施されている一

連の夢の島爆破実験によるもので，屈折法による速度構造の推定である〔嶋・他（1976a；

1976b；1978a；1978b；1981）〕．この探査では，東京・夢の島爆破点での堆積層は，P

波速度Vp＝1．8㎞／s，S波速度汎＝O，68㎞／sの第1層（厚さ1．5㎞）と，Vp＝2．8

㎞／s，Vs＝1．5㎞／sの第2層（厚さO．8㎞）からなり，地表下2．3㎞からの基盤では，

Vp＝5．6㎞／s，Vs＝3．0㎞／sとなることが報告された．夢の島爆破実験は，首都圏中

央部での堆積層及び基盤の速度構造を初めて明らかにした点で意義がある．屈折法による堆

積層の速度構造の推定は，その後，瀬尾・小林（1980）等により関東南西地域へと展開され

ており，堆積層の広域速度構造は次第に明らかになりっつある．

　一方，1970年代には，首都圏において，その孔底が基盤深く達する地殼活動観測用の深

層井が作井され，これを用いた堆積層及び基盤の速度構造推定が行われた．この種の深層井

では，作井時に連続検層が音波速度等にっいて行われ，地質構造との対比もなされた．国立

防災科学技術センター（以下，防災センター，又は，N　R　C　D　Pと略記する）の3深層井

I　WT（岩槻），S　HM（下総）及びF　C　H（府中）においても，作井時にSchlumberger

社と帝国石油株式会社による連続検層が行われた〔高橋・他（1983）；鈴木・他（1981；

1983；1985）〕．さらに，この3深層井では，ウェル・シューティング法によるP波とS波

の速度検層が行われた〔太田・他（1977；1978）；Ohta〃o1．（1980）；山水・他

（1981）；Yamamizu〃o1．（1983）〕．　この3深層井で得られた速度構造は，深層井

孔底と地表での地震観測による堆積層の地震応答特性の推定結果を考察するために不可欠な

ものである．

　堆積層における地震波の減衰特性の推定は，Yamamizuθオσ1．（1983）とKohketsu

and　Shima（1986）が，各々，深層井SHMでの直接測定と第1回夢の島爆破実験での

観測に基づいて行っている．Yamamizu等は，3．5～20HzにおけるS波のQ値を，Koh－

ketsu　and　Shimaは，5Hz程度におけるP波のQ値を求めている．本論文で対象とす

るO．1～5Hzの範囲では，木下（1983a）が深層井記録に基づいて，S波の減衰特性を推

定した例があるのみである．

　堆積層の速度構造推定と比較して，地震観測による応答特性の調査には，かなりの年月が

要求される．地震観測の歴史の中で，地盤震動の調査を目的としたものとして，地中一地表

の同時観測が1960年代に本格化しはじめた〔Tanaka〃α1．（1974）〕．この同時観測は，

垂直入射波に対する表層地盤一特に，沖積地盤一の地震応答を対象として初められたも
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のである．深さ100m程度の地中観測は，現在でも数ヱ00地点以」二で行われており，線形領

域を越えた表層地盤の応答を把えた例も報告されるに至っている．しかしながら，首都圏の

如く，厚さ数㎞に及ぶ堆積層の地震応答を調査目的とする地中観測は，防災センターの3深

層井が作井された1970年代後半迄実現されなかった．

　このため，堆積層の地震応答は，堆積層外周部の基盤露出地点と堆積層上の地表点の比較

観測により論じられた．関東平野では，工藤・他（1982）の筑波山を露出基盤とする北関東

での観測や東京・浅川を基盤露出点とする西関東での観測〔Seo（1978）；Seo　and　Ko－

bayashi（1980b）；Samano〃σ1．（1984）〕がこの種の例としてある．これらの観測

調査では，堆積層上の地表点と基盤露出地点でのスペクトル比特性に，堆積層におけるSH

波の増幅特性の寄与する割合が大きいことが報告されている．

　堆積層で発生する2次的な表面波を調査対象とした地震観測は，関東平野では上記の瀬尾

等の観測のみであり，大阪平野においてもToriumi〃α1．（1984）が行っているに過ぎ

ない．

　堆積層の地震応答に関する計算では，堆積層を半無限基盤上の水平多層地盤でモデル化す

ることが一般的である．従って，水平多層構造の伝達関数を扱うことになり，行列法〔Has－

ke1！（ユ960）〕に基づく計算が多く用いられている．

　厚い堆積層の地震応答では，1968年十勝沖地震における八戸港湾のS　MA　C記録以来，

表面波の寄与の重要性か認識され，種々の考察が加えられる様になった．首都圏では，伊豆

半島周辺で発生した一連の浅発地震一1974年伊豆半島沖地震，1978年伊豆大島近海地震，

1980年伊豆半島東方沖地震一において，東京の観測記録中に8s程度のLove波が卓越し

て注目される様になり，工藤〔Kudo（1978；1980）；工藤（1982）〕による考察が行わ

れた．工藤は，成層構造内部に震源がある場合の表面波の正規モード解を用いて，東京での

記録に現われる8s程度のLove波がこの地域での堆積層により説明出来るとした．

　首都圏の堆積層で発生する2次的な表面波の生成に関しては，瀬尾（1985）による考察が

ある．瀬尾は，基盤上の堆積層が震源方向の露出基盤に鉛直に接続されるモデルを用いて，

地表接続点から放出される平面波の重ね合わせで，伊豆大島近海地震における首都圏での記

録の説明を試みている．また，首都圏堆積層の様な不整形構造で発生する2次的な表面波を

扱う各種数値解析法は，近年急速に発展し，数値解析例も見られる様になった〔座間（1981）〕．

しかしながら，この種の数値解析に耐え得る様な首都圏での系統的な群列観測は充分なもの

とは言えず，その整備が今後の課題となっている．

　堆積層で発生する2次的な波の伝播特性の調査では，地震観測の規模が2次元的で大きな

ものとなるため，模型実験による方法も有力である．鳥海等〔鳥海（1986）〕は，大阪平野

を対象として，2次的な表面波の伝播特性の全体像を把え，適合する解析法を得るための模

型実験を報告している．
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2．深層井観測

　深層井観測の目的は，基盤地震動を直接観測し，堆積層の地震応答特性を推定するための

入力波とその特性を得ることである．本章では，首都圏中央部における堆積層一基盤系の

特徴を2．1で概観し，深層3井を含む鉛直加速度観測と地表面での観測点を加えた府中小規

模群列観測の概要を2．2で述べる．2．3は，本章の結論であり，深層井記録を用いて構築さ

れる基盤地震動の非減衰（相対）速度応答スペクトル〔例えば，大崎（1976）〕特性につい

て考察する．なお，非減衰速度応答スペクトルの計算では，S波の主要動を含む30～60s程

度の記録を用いている．

2．1　首都圏における堆積層一基盤系

　首都圏で地震基盤（seismic　bedrock）として扱われている地層は，地学用語で言う先

第三紀基盤（pre－Tertiary　basement）であり，これを覆う地層を総称して堆積層と称

している．物理量を用いた分類では，爆破探査から推定されたP波速度Vp＝5．5㎞／s，

S波速度Vs＝3．O㎞／s程度の地層をもって地震基盤としている〔Shima（1980）〕．

　物理量による分類の中で，堆積層一基盤系の特徴を最も適確に把握することが出来るも

のは，深層井作井時に行われた各種の連続検層の結果であろう．地震波を考察対象とする場

合には，音波検層がほぼP波検層とみなされるため，特に重要である．関東平野においても，

地質調査所の春日部，大佐和，藤岡〔福田（1973）〕，防災センターの岩槻（I　WT），下

総（S　HM），府中（F　CH）〔高橋（工982）〕，及び国土地理院の筑波（TK　B）〔建設省

（1979）〕の各深層井では，Sch1umberger社による音波検層が行われている．図2．1に，

I　WT，S　HM，FCH及びT　K　Bにおける音波検層と密度検層の結果を示す．図の横軸は，

図中右肩に言己した測定深度を，音波の伝播時間に換算したものである（Equa1time　layered

model〔Koehler　and　Taner（1977）〕）．音響インピーダンスと反射係数は，音波速度と

密度の検層結果から得られる．音波速度と音響インピーダンスは，堆積層と基盤の境界で急

変し，弾性論的にみても堆積層内では見ることの出来ない明瞭な識別境界であることを示し

ている．なお，音響インピーダンス0（gλ皿3・㎞／S）と音波速度0（㎞／S）の問には，

図2．2で示すように，

0　＝　3．1　〃一　2．7　；　2　＜　〃　　（km／s）　＜二　5，5， （2．1）

なる直線関係が見出せる．

　図2．1に見られる堆積層一基盤系の音波速度の特徴は，堆積層内で直線的に漸増するが，

基盤に至って階段状に変化することである．これは，横軸を深度にしても同様である〔鈴木

・他（ユ981）〕．基盤における音波速度は4，5㎞／sを越えるものであり，堆積層では3．5

一30



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

㎞／S程度迄となっている．この堆積層と基盤の接合域にみられる速度差は，基盤深度が

2．0～2．5㎞程度の首都圏において見られるものであり，関東平野の他地域とは異る特質で

ある．音波速度が3．5～4．5㎞／sの地層は，先第三紀白亜紀に属する那珂湊や銚子の地表

下数100mのシルト岩や砂岩の層と，春日部や藤岡の地表下3，000m付近の第三紀の地層と

に見られる．即ち，堆積層が厚くなれば，首都圏でみられる様な堆積層と基盤の接合域にお

ける速度差は少なくなることが示唆されている．

　基盤における音波速度に見られる様に，基盤での弾性波速度は一様ではない．この非一様

性（統言十的性質）は，首都圏の半径数ユ0㎞内にある防災センターの3深層井でも各々異る特

徴を示している．1例として，図2．3に各基盤層における音波速度の確率密度関数の推定結

尺θ〃θ0〃0η　　　　　　1M／τ

00θ〃01θ〃 ■‘2101－3508mノ

460α5〃6 1mθd0η0θ

叫
丁刈

50η’6 レθ100〃

0θη5〃

γκθr476＿800mノ

　　2
ギ
1

ゴ
l

　O．5

1
ユ
デ
1

　◎．5

400μ5〃0’mθdσ眈ε

叩

30〃6 レθ106〃

岬
0θη5〃

仰

　　　OO．20，4　00．2　　　　　　　　　　τ1rηθ　r5／　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　7－1’ηθ‘5ノ

　　　　　　　　　　（3）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（b）

図2．1　音響インピーダンスと反射係数の時系列：（3）岩槻深層丼；（b）筑波深層井（国

　　　　土地理院）；（c）下総深層井；（d）府中深層井．

Hg．2．1　Time　series　of　average　acoustic　impedance　and　average　ref1ection　coefficient　logs、（First，

　　　　original　sonic　ve1ocity1ogs（recorded　as　intervai　transit　time　per　foot）and　density1ogs　are

　　　　digitized　at1meter　depth　interva1．Next，transit　times　are　summed　unti1integra1mu1tiples

　　　　of　the　sampIing　rate△τ（＝0．2ms）are　achieved．An　average　sonic　velocity　in　the　present

　　　　figure　is　obtained　by　dividing　the　depth　interv副required　for　the　samp1ing　time　by△η：

　　　　（a）Iwatsuki　observation　wen；（b）Tsukuba　observation　well；（o）Shimohsa　observation

　　　　well；（d）Fuchu　observation　well．
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尺θ〃θ6デ’．0η 60θ1〃01θηア 5〃〃r45！＿2325mノ

（6）

O，4 O．8

τ1〃θr5ノ

（d）

O．4 O．8

ηmθr5ノ

図2．1　のっづき

Fig．2．1Contimed　from　the　preceding　page．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

果を示す．IWTとFCHではGauss分布に近い形を示しているが，SHMでは鋭い単峰

性の山を持っ形を示している．これは，S　HMでの基盤が安定した結晶片岩で構成されてい

るのに対し，FCHでは砂岩を主体とするものの，いくっかの異る岩質で構成されているこ

とからも裏づけられる．ここでは，基盤のインピーダンス構造の地域的な違いが，基盤地震
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　　7　　7
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／o．3．1V－2．7

／

　　Sonic　　velocify　　｛km／s〕

図2．2　音響インピーダンスと音波速度

Fig．2．2

の関係．

Relation　between　acoustic　im－

pedance　and　sonic　vg1ocity

lWATSUlく1　2900＿3350m

O．5

4，08　　　　4．3ヨ　　　　4．58　　　　484　　　　5，09　　　　5．ヨ4

　　　　　Sonic　velocity　｛km／s〕

欄　　　（3）

図2．3　先第三紀基盤上部における

　　　　音波速度の確率密度関数：

　　　　　（a）岩槻

Fig．2．3　　Probabi1ity　density　function

　　　　of　sonic　velocity　in　the　up－

　　　　per　pre－Te111iary　basement：

　　　　（a）Iwatsuki；
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SトIlMOHSA 1550＿2ヨ25m

O．5

（b）

4，05　　　　4一ヨ9　　　　4，74　　　　5，09　　　　5，44　　　　5，78　　　　6．15

　　　　Sonic　v81oci1y　‘km／5〕

FuCHU　　2050＿2ア78m

O．5

（6）

図2．3　先第三紀基盤上部における

　　　　音波速度の確率密度関数：

　　　　（b）下総；（6）府中．

Fig．2．3　　Probability　density　function

　　　　of　sonic　velocity　in　the　up－

　　　　per　pre－Te血iary　basement：

　　　　（b）Shimohsa；（g）Fuchu。

3，28　　　　3，76　　　　4，24　　　　4，72　　　　5，20　　　　5，68　　　　6．■6

　　　　Sonic　v81ocify　lkm／s，

動のどの程度以上の周波数に対して，各々の個性を持った影響を及ぼすかを考察しておこう．

これは，先第三紀基盤を地震基盤として扱うことが出来る周波数の上限を知るためである．

地震波に対する影響を知るための一方法は，基盤でのインピーダンス構造のゆらぎに基づい

て生じる散乱減衰の周波数特性を調べることである．1次の反射（後方散乱）のみによる音

波の散乱減衰によるQをQ6とすると，1／2Q6は図2．1で示した基盤での反射係数列の

パワー・スペクトル密度関数より求められる（6，3．2の式（6，87）参照）．図2．1に示した

4深層井基盤における1／2Qdの計算結果は図2．4（a）となる．基盤において音波の伝播

が影響される周波数域を，図中で1／2Q∂がピークとなる帯域とすれば，各深層井基盤で
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　　一3
xl◎

1◎

8

lWT1290◎＿3350m，
FCH｛2◎5◎＿2778m，
SHM〔155◎一2325m〕

TK8【500－800m，

Sκ（λ）

’O

O
～
＼

6

4

2
　！．

1■

＾

I！

／
’

　　　　へ

　　　　・1

　　　　い

　　　’．
、
　　　’

　　　’

、　’
’、！

＼
、

、　　、

O

．＼．

、
．

’

　λ

　1，
1、

■
川
’川

　　川
川1
’川
川！

11　、
．ノ1　、

’1
1

．ノ

1

グ．

　　　工　■
　　／ド’
一ノ　　、．
　　　　　＼・、．

2◎ 4◎　　　6◎ 8◎

Frequency

　　　（3）

1◎◎　　　　12◎　　　　14◎

（Hz）

　　一3
x1O

5

℃
◎

N4＼

』

o3
一

ξ

①2
．…

〇一

ε
o　l

o

O

・一・・一一・　SHM（1550－2325m，

一　FC　H｛2050－2778m，

11

11
11

．　・

1　1

　’1

’

10 　　20　　30
Frec1uency

　　40　　50
（Hz）

図2．4

Fig．2．4

先第三紀基盤上部における音波の

散乱減衰特性1／2Qd：（a）1
次散乱の場合；（b）多重散乱の
場合．

Damping　factor　due　to　the　scat－

tered　sonic　waves．The　results　are

based　on　the　acoustic　impedance

1ogs　of　the　upper　pre－Te血iary　base－

ment　shown　in　Fig．2．1：（3）prima町

reflection；（b）intrabed　multiple

reflections．

（b）
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異ることがわかる．しかしながら，50Hz程度以下では顕著なピークはなく，基盤における

P波の伝播に地域差はなさそうである．図2．3で示した確率密度関数がピークとなる速度と，

図2．4（a）の1／2Qdかピークとなる周波数とから得られる基盤での影響の大きいP波の

波長は，S　HMとFCHで50m，I　WTで75m程度である．基盤での速度構造のゆらぎが，

S波の場合もP波と相似的〔Willis　and　Tokso乞（1983）〕ならば，図2．4（a）の結果は

近似的にS波に対しても用いることが出来る．但し，P波速度はS波速度のほぼ倍であるか

ら，図2．4（a）の横軸はユ0～75Hz程度となり，概ね，25Hzを越える周波数域では，

基盤のインピーダンス構造のゆらぎの地域性がS波の伝播特性の違いとして現われそうであ

る．

　次に，50Hz以下の周波数域における音波の散乱減衰を，S　HMとFCHとについて比

較してみる．1次散乱の場合は，反射係数のパワー・スペクトル密度関数に1／2Q6が支

配されるが，この周波数域でのパワー・スペクトル密度関数を精度良く推定することは難し

い．従って，ここでは，多重散乱の場合の1／2Q6を求めてみる（6，3．2の式（6．88）参

照）．得られた結果が図2．4（b）である．ほぼ均質な基盤であるSHMに対して，ガサガサ

した基盤であるFCHの方が，ユO～50Hzでの1／2Qdがいくぶん大きく見えるが，いず

れにしても平均してQ6～500程度である．即ち，P波で50Hz，S波で25Hz程度以下の

地震波に対して，先第三紀基盤での散乱減衰は小さく，かっ首都圏での地域差もS　HMと

FCHでの比較で見る限り問題なさそうである．従って，先第三紀基盤は，本論文で扱う

0．1～ユ0Hz程度の地震波に対して，首都圏では同一の地震基盤として扱うことが出来る．

2．2　深層井観測の概要

　掘削深度が数㎞に達し，基盤内深く観測井を作井した地点は，図2，5に示すI　WT（35．

55’33．0”N，ユ39．44117．0”E，標高8．96m），SHM（35．47’36．4”N，　ユ40．O1’

25．6”E，標高22．8ユm），及びFC　H（35．39’02．4”N，139．28’25．1”E，標高44．71

m）の3箇所である．本節では，この3観測地点（地殻活動観測施設）における地震観測と

観測地点下の速度構造とを概述する．

　岩槻地殼活動観測施設（I　WT）

　I　WTにおける観測開始は，1973年であるか，地中3510mの深層井に加えて，地表及

び地中工08mの浅層井を含む加速度計の同時観測は1976年から行われている．図2．6にこ

の施設における加速度言十配置図を示す．深層井に設置されている地震計は力平衡型加速度言十

であり，当初設置されていた加速度言十の固有振動数は50Hzであったが，途中から450Hz

に変更されている．また，出カ感度も16．3V／gから3V／gへと変更されている．減衰定

数のみは，0．6～0．7で変っていない．孔底に設置された加速度計の出力信号は，地表の観

測室迄変調されて搬送されている．この変調方式もF　MからP　CMへと途中変更されている
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　IWT：　35055．33．．N．　139．44117．1I≡：

SHM＝　35047I36・’N．　140o01・26’IE

FCH：　35039・02’．N，　139・281251’】≡：

139．E’　　　　　　　　　　　　　　　　　　　141．E
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図2，5　防災センター・3深層地殼活動

　　　　観測施設位置図．

Hg．2．5　Location　of　the　three　Deep－

　　　　Boreho1e　Crusta1Activity　Obser－

　　　　vatories　of　NRCDP1

1wofsuki crus－ol㏄一1vl－yobservofory

～＼＼　　○S、。．。。、、。。1。

　　　　　　　　｛10日m〕

　　　　　　　　　　Mochln8

●

OooP
boroho18

ほ510m，

図2．6

Hg．2．6

岩槻地殻活動観測施設平面図．

Plan　of　the　Iwatsuki　Crustal　Ac－

tivity　Observato町（1WT）．

0　　　　　　　　　　20m

が，搬送出力点における加速度振幅特性は，水平成分に関して，O～ユO　Hzで平坦であるこ

とが保持されている．地表及び浅層井に設置された加速度言十は，速度帰還型加速度言十で，固

有振動数5Hz，減衰定数約300である．加速度振幅特性は，O．1～10Hzで平坦である．

これらの加速度計出力信号は，一部遅延装置を通して，刻時コードとともに1台のアナログ

記録器に収録されている．
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　この観測施設においては，太田・他（1977）により速度検層が行われ，

に示す結果が報告されている．

D6p－h　　Geo1ogy　　　S　wov8　velocily｛kmls，

｛kml
　O

…　　　　　3

図2．7及び表2．1
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岩槻施設におけるS波速度構造！太田・他（1977）による〕
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　下総地殻活動観測施設（S　HM）

　SHMにおける観測開始は1978年であるが，地中2300mの深層井に加えて，地表及び

地中20bmの浅層井を含む加速度計の同時観測は1980年から行われている．図2．8にこの

施設における地震計配置図を示す．深層井に設置された加速度計は，途中の変更も含めて

I　WTの場合と同じである．浅層井に設置された加速度言十は，力平衡型加速度計で，固有振

動数450Hz，減衰定数O．6～O．7，出力感度3V／gである、地表加速度言十は，当初固有

振動数5Hz，減衰定数300の速度帰還型加速度計であったが，途中で浅層井設置型と同一

機種に変更されている．深層井設置加速度言十の信号は，観測室迄FM変調されて搬送されて

おり，他の加速度言十信号は直送されている．これらの加速度計出力は，一部遅延装置を通し

て，刻時コードとともに工台のアナログ記録器に収録されている．

　この観測施設では，深層井を用いた速度検層が2度行われている〔太田・他（1978）；Ya－

mamizu〃α／．（1983）〕．　2回目の検層結果として，図2，9及び表2．2が報告されてい

る．

　府中地殻活動観測施設（F　C　H）

　FCHにおける観測開始は1980年であり，地中2750mの深層井に加えて，地表及び地

中200mの浅層井を含む加速度観測も同年から開始されている．また，この施設では1983

年から地中500mの中層井での加速度観測も追加されている．図2．ユ0は，この施設における

地震計の配置図である．この施設において地中設置された加速度言十は，いずれも固有振動数

450Hz，減衰定数O．6～O．7，出力感度3V／gの力平衡型加速度計である．また，地表

地震言十も現在は地中設置型と同機種であるが，当初は固有振動数5Hz，減衰定数300の速

度帰還型加速度計が用いられていた．加速度言十信号の観測室迄の伝送は，深層井のみがP　C

M搬送であり，他は直送である．現在，これらの加速度計信号は，全て1台のディジタル記

録器に刻時コードとともに収録されている．記録器は66dBのダイナミック・レンジを持ち，

標本化時間O．02s，信号遅延時問ユO　sで動作している．ただし，1984年9月以前は，

へ　舳㎞舳州舳岬
　　　　　　　　　　　　●　　　　　●　　　　　　　　　　　Sub＿borehole

岬鵬　　　　　　　伽・〕

　　　　　　　　　Deep　bor6holo

　　　□　　‘㎜

0　　　　　　20m

Obs6rvofion　room

図2，8　下総地殼活動観測施設平面図．

Fig．2．8　Plan　of　the　Shimohsa　Crustal　Activity　Observatory（SHM）．
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図2．9

Fig．2．9

下総施設における地下構造／Yamamizuθ玄〃．（1983）による1：（3）深層構造；
（b）浅層構造．

Underground　structure　model　at　SHM．圧after　Yamamizuαα1．（1983）1：（a）main　we11；（b）

auxiliary　we11．

表2．2

Tab162．2

下総施設におけるS波速度構造

／Yamamizuθτo1．（1983）による〕．

Underground　smcture　model　at　SHM．

江after　Yamamizu，F．αα1．（1983）L

Fuchu CruS↑Ol

Layer　No． Vs（km！s） ρ（91cm3）　H（m）

O．ユ7

0，24
0，35
0，4ユ

O．33
0，27
0，35
0，45
0，72
0，90
1．ユ7

2．54

1．7

ユ．8

1．8

1．9

1．9

1．8

1．9

2．0

2．1

2．2

2．5

2．7

　　3．

　　9．5
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　ユ2，5

　16．5

　　2，5
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㏄一ivify　observωory
N
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ド』二□
DεeP　boreho16
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図2．10

Fig．2．10

府中地殼活動観測施設平面図．

PIan　of　the　Fuchu　Cmsta1Activi－

ty　Observatory（FCH）．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

I　WTやSHMと同じアナログ収録であった．図2．11は，深層井に設置された加速度言十の観

測室迄の伝送特性も含む総合周波数特性である．また，残りの2井及び地表に設置された加

速度言十の総合周準数特性は，現在，0～10Hzで平坦である．

　この施設における速度検層は，山水・他（1981）により，深層井を用いて行われ，図2．12

及び表2．3の結果か報告されている．

（mVんal）
100

HORlZONTAL COMPONENT

GAl　N

、、PHASE

一4チ

｛6

一13ざ

　　　　　　　　　　　　αl　　　　　　　　l　　　　　　　　1O

　　　　　　　　　　　　　　FREQUENCY　1N　Hz

図2．l1深層井加速度観測における水平成分の総合周波数特性．

Fig．2，11　0ver－a11freqμency　characteristics　for　the　acceleration　seismograph，used　for　recording

　　　　the　horizontal　acceleration　in　the　bedrock．

Deρth

（km）

Geo1ogy S　wove　velo⊂ity（km’5〕

o　　　　r　　　　2　　　　3

P＝lo〔6ne

Mio－Pllo〔帥e

Pre一下er　t　lOry

O．5ム

O－78

1．17

2．53

　　　（3）

図2．12府中施設における地下構造〔山

　　　　水・他（1981）による〕：（a）

　　　　深層構造；（b）浅層構造．

Fig．2．12　Underground　structure　mode1at

　　　　FCH．［after　Yamamizu　α　α1．

　　　　（1981）1：（a）main　we11；（b）aux－

　　　　iliary　we11．
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ヨo
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o．ム‘

O．ム6

100

O，5‘

S　wove
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（b）

　表2．3

Tab1e2．3

府中施設におけるS波速度構造／山水・他（1981）による〕．

Underground　stmcture　model　at　FCH．［after　Yamamizu，F、αo1．（1981）】．

Layer　No，Vs（㎞／s） ρ（9／cm3）　　　H（m）

1
2
3
4
5
6
7
8
9

10

11

12

O．14

0，35

0，42

0，36

0，53

0，60

0，44
0，46

0，54

0，78
1．19
～。53

1．7

1．8

1．8

1．8

1．8

1．9

1．8

1，9

2．0

2．0

2．2

2．5

　4．
　ユ2．

　6．
　22．

　6．
　6．

20．

　14．

ユ15，

856，
963．

　府中小規模群列観測

　東京南西部の多摩地域では，FCHを中心とする6地点の地表に速度型地震計を配置し，

1983年から本格的な観測を行っている．この地表面での観測にFCHでの鉛直方向観測を

合わせたものを，本報告では，府中小規模群列観測と称している．図2．13はこの群列観測に

おける観測地点を示したものである．

　地表6地点に配置された速度計は，この群列観測のために新たに製作されたものであり，

速度帰還型加速度計の帰還回路に電流積分器を組み込んだ図2．ユ4に示す構造のものである．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

実機における各部の仕様は表2．4に示すものである．この仕様において，地震計出力は地動

速度に比例し，比例定数は，図2．ユ4の記号を用いれば刎・R。／0／・C・R／となり，地

震計感度が増幅器に依存しない性質のものとなっている〔木下・他（1982）〕．

一　丁欲y．

　F亡H●

幽

●KFC

●TMA

FC　H

●
ぎ
　一200m
　－500m

　lDown＿hole

6－2750m

3km

139030’E

●HFC
●CHF

●l　NG

35．40IN

O　　Accelerometer

●　　Vel◎city　meter

図2．13府中小規模群列観測網．

Fig．2．13　The　Fuchu　sma11－sca1e　array．

k
oo

G
f

G。

eS A
1

eV

i
f

i
oA2

　　　　eCIRf「 eO

ヱ

図2．14府中群列観測地表用速度計の構造図．

Fig．2．14　Fundamenta1s　of　velocity　type　seismometer　used　in　the　Fuchu　surface　array．
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　表2，4

Tab1e2．4

府中小規模群列観測地表用速度計の仕様〔東京測振（株）製VS－335型〕．

Specifications　of　velocity　seismometer　used　at　the　Fuchu　surface　array　observation．

（1〕

（2）

（3）

（4）

（5）

（6〕

Mass（m）

Natura1frequeney　（f。）

Generator　constant（Gs）

Mo　tor　constant（Gf）

Amp　lifiers

　Vo1tage　ga　in　o　f　Al

　Cur　rent　ga　in　of　A2

Load　constants

　C

∴二

43gram
l．43Hz

2．5　vol　t／kine

2．86x　ユ06dvne／A

54dB

＞90dB

1μF

1M9

　図2，15は，この地震言十の0．02～5Hzにおける実測周波数特性であり，いわゆる村松式

速度型強震言十〔村松（1977）〕とほぼ等しい特性を持っている．

　図2．13に示した各地点では，C　H　Fを除き，この速度計出力を常時O．005s早内の精度

を持つ刻時コードとともにディジタル収録している．収録はI　Cメモリーを用いて行われて

おり，ダイナミック・レンジ66dB，標本化時問0，02s，信号遅延時問ユO　sは鉛直加速度

観測と同じである．C　H　Fでの収録は，当初アナログ記録であったが，これも途中でディジ

タル記録に変更されている．

（mWi・e〕

100

50

o－01 O．1

Fre⊂Iuen〔ソ

1　　　　　　5
i　n　　Hz

l　rad）

耶

η／6

0．Ol o，l

Frequency
1　　　　　　5
－n　　Hz

図2．15府中群列観測地表用速度言十の総合周

　　　　波数特性．

Hg．2，15　0ve卜a11frequency　characteristics　for

　　　　the　ve1ocity　seismograph　used　in　the

　　　　Fuchu　array．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

2．3　基盤地震動特性

　基盤（地震基盤）と言う概念の発想は，ある程度の拡がりを持った地域の地表地震動特性

を，堆積層での波動伝達特性と基盤での地震動特性とに分解し，基盤での地震動特性を独立

に設定しようとするところから出ている〔Kanai（1965）〕．この場合，基盤地震動特性を

評価するモデルとして，どの様なものを考えるかは，評価モデルの使用目的によって決定さ

れるべきであろう．ここでは，以下の様な条件を設定した：

　（1）一般的なパラメータにより規定され，取扱いに汎用性があること．

　（2）堆積層の応答特性推定に有用であること．

　13〕物理的な意味づけがなされていること．

　これらの条件を満たす基盤地震動の評価モデルの1種として，平均的非減衰速度応答スペ

クトルの統言十的な評価式がある．まず，平均応答スペクトルは，マグニチュードと震源距離

を用いて統言十的に評価した場合，実用上問題がないため広く普及しており，条件（1）に適うも

のである．また，一平均応答スペクトルの中で，非減衰速度応答スペクトルは，加速度地震波

主要動部のフーリエ振幅スペクトルの上限包絡となるため，堆積層の応答特性を地表と基盤

における非減衰速度応答スペクトル比で意味づけることが出来る．これは条件（2〕に相当する

ものである．最後に，基盤内では地表のように表層地盤による変調効果が少いため，地震波

の主要動部のフーリエ振幅スペクトルの主要部分を点震源特性と伝播径路効果からある程度

迄説明することは可能である．もっとも，数Hz以上の短周期成分に対する非減衰速度応答

スペクトルは，計算に用いた継続時問に左右されること大ではあるが，条件（3）に関する議論

は既に行われている．これに関しては，2．3．2で記述する．

2．3．1　基盤における非減衰速度応答スペクトル

　本論文においては，基盤地震動の非減衰速度応答スペクトル8γ’（τ；M，R）（ga1・

s）の評価式として，小林・長橋（1967）以来しばしば用いられている次式を用いる．

logIo8γ（τ‘M，R）＝σ（τ）・M－6（τ）・1og－o　R＋0（τ）．（2．2）

ここで，τは周期（s），MはJ　MAマグニチュード，Rは震源距離（㎞）である．この評

価式を支配するパラメータo，わ，及び6に関しては，これ迄多くの研究結果が発表されて

いる〔McGuire（1978）≡翠川・小林（1978）；Ohsakiθオαム（1980）〕．しかしなが

ら，首都輿の先第三紀層を（地震）基盤とみなして，非減衰速度応答スペクトルの性質を調

べたのは，Kinoshita（1984）のみである．深層井記録に基づいて得られたKinoshita

の結果は，首都圏の基盤における非減衰速度応答スペクトルに関して以下の2つの特徴を指

摘した．

　（1〕先第三紀基盤層内600～800mにおける非減衰速度応答スペクトルの評価を式（2．2）

　　　に基づいて行った場合，防災センターの3深層井での観測記録のスペクトル特性を周
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　　　期0．1～10sの範囲で統一的に説明出来る．従って，3深層井に設置された地震計

　　　は，同一の地震基盤内にあるとみてさしつかえない．

　12〕ただし，評価モデルとして，式（2．2）を用いる場合，首都圏における基盤地震動は，

　　　震源位置に依らない単一経験式で説明することは困難であり，少くともパラメータの

　　　異なる2っの経験式を用いなければ説明されない．太平洋プレート沿いに発生する地

　　　震とフィリッピン海プレート及びその周辺で発生する地震とでは式（2．2）を支配す

　　　るパラメータは異るものとなる．

　上記の特徴12）は，記録を追加して再検討した結果，2っの地震群の境界を概ね火山フロ

ントにした方が都合良いことが判明した〔木下（1986）〕．即ち，基盤での平均的非減衰速

度応答スペクトルの経験式は，以下の様に作成する．まず，震源が火山フロントの東側にあ

る場合をカテゴリーIに属する地震，火山フロント周辺及び西側にある場合をカテゴリー皿

に属する地震として分類する．経験式作成に用いた地震の震央及び深さを図2，16に示す．

図中の白丸がカテゴリーIに，黒丸がカテゴリー皿に，各々属する地震である．表2，5は，

これらの地震の諸元であり，観測地点とともに示してある．地震は，5．4≦M≦7．4，R＜

400㎞，震源深さ＜100㎞で限定したものである．評価式（2．2）のパラメータ決定は，

　表2．5　基盤地震動の非減衰速度応答スペクトルの経験式作成に用いた地震め諸元1気象庁による〕．

丁出1e2．5　E舳hquake　data，which　are　used　to　make　models　of　the　zero－damped　ve1ocity　response

　　　　　spectra　of　the　bedrock　motions　in　the　Tokyo　metropolitan　area．Parameters　ofthose　ear－

　　　　　thquakes　were　detemined　by　the　Japan　Meteorologica1Agency（JMA）．

N①　　　　Date　　　　Latitude　　Longitude　Depth　Magnitude　Recording　Site

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（㎞）

1　June16．1976　35．30’
2　　0ct．　6．1976　　　3㍗04’
3　　　　J　an．　14．1978　　　　340　46’

4　　　Feb．　20．1978　　　38045，

5　　Mar．20．1978　　36．05’
6　　　　June　　12．　1978　　　　38o　09，

7　　　June　14．1978　　　　380　21’

8　　　　June　21．1978　　　　380　151

9　　　JuIy　ユユ，1979　　　　360361

10　　　　June　29，ユ980　　　　340　55，

11　　　Sep．　10，ユ980　　　　340　011

12　　　Sep．　24．1980　　　　35058’

13　　　Sep．　25．1980　　　　350　31’

14　　Apr．13．1981　　3㍗161
15　　Mar．　7，ユ982　　36．28’

16　July23．1982　36．11’
17　　Aug．12．1982　　3が53I
18　　Dec．　28．1982　　33052’
19　　Dec．　29．1982　　3㍗46’
20　　　Feb．　27．1983　　　　350　54’

21　　　July　　2．1983　　　36054’

22　　Aug．　8，ユ983　　3ポ31I
23　　　　Jan．　17．1984　　　　360　271

24　　　Jan．　18．1984　　　　360　27’

25　　　Sep．　14，ユ984　　　　350　49．

26　　　Sep．　15，ユ984　　　　350　47’

27　　　Sep．　19．1984　　　　34o　031

139．00’
141．25’
エ39015’
工4㌍12’

13”53’
142．1O’
142．29’
142．OO’

141．19’
139．14‘

13卯OO’
工3卯48，
140り3’

I4㌍21I
140．39’
141．57’

13卯341
139．27’
139．22，
140．09’

14バ12’
13γ021
14ゴ15’
i41り6’
137034．
13㍗28’

141．331

5．5　　　I　WT

5．9　　　I　WT

7．0　　　I　WT

6．7　　　I　WT

5．5　　　I　WT

7．4　　　I　WT，SHM
6．3　　　SHM
5．8　　　S　HM

5．9　　　I　WT，SHM
6．7　　　I　WT，SHM，FCH
5．6　　　SHM
5．4　　　I　WT，SHM，FCH
6．1　　　I　WT，FCH
5．7　　　FCH
5．5　　　SHM，FCH
7．0　　　SHM，FCH
5．7　　　I　WT

6．4　　　I　WT

5．9　　　I　WT

6．0　　　I　WT

5．8　　　I　WT

6．O　　　I　WT，FCH
5．6　　　SHM，FCH
5．9　　　SHM，FCH
6．8　　　I　WT，FCH
6．2　　　I　WT，FCH
6，6　　　I　WT

Category

I
I
I
I
I
I
I
I
I
I
I
H
II

I
I
I
I
I
I
I
II

II

I
I
H
I
I
H
H
I
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木下深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性

）3（

40

70　
6

　
00

8

140

、
、
、
一
ダ
タ 2

　
　
　
　
　
　
4

。
。
・
・
。
糾

O＿＿＿CATEGORY

●＿一＿CATEGORY

φ／

！
’

’
、

’’’’

15

2
160　

　
M

　
2
0
H

喚
ほ

！
　
　
　
　
、

2“
q

，
　
　
　
1

5。
●
㏄

細
　
7

◎
2

200kmO

、
　
　
　
　
、

、
、
　
　
　
o

　
　
。
り
9

．
．
’

’

．
●
1
1

39oN

33．N＋一一

　　　　137oE 143・E

）b（

O
μ

◎
1
6

0
7

0
6
◎
4

　
◎
8

0
2
7
　
　
9

　
　
　
　
婁
9
。
、

　　●lO

1○■18
　2219
　　　　　●

　　　　　17

52
●
2
6

0
1
5

0
5 ◎

◎
O
ほ

2
　
0
1
2

143oE14ぴE
Longifude

O

E
●

7

　
　
　
5
0
　
　
　
　
　
0
0

一
E
5
ξ
量
o
　
　
　
　
　
l 3

図2．16

Fig．2．16

基盤における非減衰速度応答スペクトルの経験式を作成するために用いた地震の

（a）震央と（b）深さ．

Location6fdeep－boreho1e　obse岬atories　and　epicenters（a〕，and　focal　depths（b）．Obser－

vation　sites　are　designated　by　p1us　signs，epicenters　and　foca1depths　in　category　I　are

designated　by　open　circles，and　those　in　category　I1by　solid　ones．
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水平成分記録を用いて行ったが，記録の数は，カテゴリーIで45成分，カテゴリー皿で35成

分である．式（2．2）におけるパラメータは，最小自乗法により決定され，図2．ユ7に示す結

果となる、図中（a）はカテゴリーIに，（b）はカテゴリー1に属する地震を用いて，各々決

定されたものである．これらのパラメータで規定される2っの経験式も，カテゴリーI及び

皿に対応して，モデルI及び皿として分類する．図2．ユ7のパラメータの値（黒丸）は，τ：

O」～5sの範囲で求めたものであるが．図中の実線はこれを平滑化したものである．平

滑化は，パラメータ”（τ）　（”＝0，わ，0．）を，

　　　　　　　　　　　　　3
　　　　　κ（τ）一κ。十Σκ”・（1・g1。τ）”，　　　　　　　　　（2．3）

　　　　　　　　　　　　〃昌1

で関数近似することにより行われている．表2．6は，近似式（2，3）における展開係数をA

I　C法で求めたものである．図2．17の結果が示す様に，式（2．3）を用いた場合のlog、。

8”（τ；M，R）の平均偏差（実線）が最小自乗法による場合の平均偏差（黒丸）を大き

く上回ることはなく，式（2．3）による平滑化は十分実用的である．以下では，式（2．3）

を組み入れた式（2．2）の形の経験式を基盤における非減衰速度応答スペクトルのモデルと

して扱う．

　表2．6　基盤の非減衰速度応答スペクトルのモデルを規定する係数o，5及び6の展開係数．

丁沁102．6　Expansion　coefficients　of　parametersα，わ，and　c．Prediction　mode1s　of　the　zero－

　　　　　damped　ve1ocity　response　spectra　of　the　bedrock　motions　are　constructed　based

　　　　　on　those　parameters，a　JMA　magnitude，and　a　hypocentral　distance．

　　　　　　　　　Mode1I　　　　　　　　　　　Mode1皿

n ○　　　ユ　　　2　　　3 0　　　ユ　　　2　　　3

a．　O．8040，518－O．16ユーO．5540．5730．1200．2730，326
b・　L432－〇一370，483　一　ユ．ユ73－1，649L1900，902
c。　一ユー856－3，656　ユ．4813．48ユー1，308－4．ユ44　一　　＿

2．3．2　非減衰速度応答スペクトルの特徴

　まず，8”（τ；M，R）の特徴をみるために，R二50，100，及び200㎞における計

算例をM＝5－5，6．0，6．5，及び7．0について，図2．18～図2．20に示す．　各図とも

（a）はモデルIに，（b）はモデル1に関する結果である．いずれの図中においても，平滑化

された曲線は式（2．3）を用いたものである．首都圏における基盤の非減衰速度応答スペク

トルの特徴は，次の様にまとめられる．

　11）モデルIにおける8”（τ；M，R）は，モデル1におけるものよりも，同一のM

　　　とRにおいて数倍大きい値となる．
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o　3

　　2

　　3

山　2

〉　1

o

一5

0

o　　O．1 o．2 O・5　　　　　　　　　2　　　　　　；

　Perlod　　（S〕

（3）

一5

O，1　　　　　0．2．　　　　　　O．5　　　　　　　　　　　　　ヱ　　　　　　　　5

　　　　　　　　　　　　　Porlod　（三〕

　　　　　　　　　　（b）

図2．17

Fig．2．17

基盤地震動の非減衰速度応答スペクトルの経験式を規定する係数値及び観測結果と経

験式に基づく予測結果との平均偏差：（3）モデルI；（b）モデル1．

Values　of　coefficientsα，わ，c，and　average　deviations　of　the16garithm　of　zero－damped

velocity　response　spectra　of　bedrock　motion，as　ca1cu1ated　for　model　I（3）and　mode1II

（b）．Solid1ines　designate　the　smoothed　resu1ts　obtained　by　using　the　power　series　expan－

sion　of　the　logarithm　of　period．
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図2．18

Hg．2．18

経験式に基づいて得られる基盤地震動の非減衰速度応答スペクトル（震源距離50㎞

の場合）：（3）モデルI；（b）モデル1．

Zero－damped　ve1ocity　response　spectra　of　bedrock　motion　as　a　function　of　period

predicted　from　mode1I（a）and　model　II（b）for　earthquakes　of　magnitude5．5，6．0，6．5，

7．O，and　a　hypocentra』distance　of50km．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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図2．19

Fig．2．19

経験式に基づいて得られる基盤地震動の非減衰速度応答スペクトル（震源距離100㎞

の場合）：（3）モデルI；（b）モデルII．

Zero－damped　ve1ocity　response　spectra　of　bedrock　motion　as　a　function　of　period

predicted　from　model　I（3）and　mode1II（b）for　ea血hquakes　of　magnitude5．5，6．O，6．5，

7．O，and　a　hypocentra1distance　of100km．
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図2．20

Fig．2．20

経験式に基づいて得られる基盤地震動の非減衰速度応答スペクトル（震源距離200㎞

の場合）：（a）モデルI；（b）モデルn．

Zero－damped　velocity　response　spectra　of　bedrock　motion　as　a　function　of　period

predicted　from　model　I（3）and　mode1II（b）for　e舳hquakes　of　magnitude5，5，6．0，6．5，

7．0，and　a　hypocentral　distance　of200km．

一52一



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　（2）モデルIにおける8篶（τ；M，R）のピークは，RよりもMに依存する度合が強

　　　い．R＝50～200㎞の範囲では，M＝5．5のときピーク周期が0．3～0．4sである

　　　のに対し，M＝7．0では2．0s程度迄長周期側へ移る．

　（3〕逆に，モデル皿における8篶（τ；M，R）のピークは，MよりもRに依存する度

　　　合が強い．M二5．5～7．Oの範囲では，R：50㎞のとき，ピーク周期が0．3s程度

　　　であるが，R＝200㎞では1～2s程度迄延びている．

　この基盤におけるスペクトル特性，特に，モデルIの特徴（2）は，　Papageorgiou　and

Aki（1985）にみられる震源スペクトルの短周期（0．1～5s）加速度領域におけるマグ

ニチュードとスペクトル・ピーク域の特徴と類似している．そこで，モデルIのパラメータ

を，太田・武村（1985）が行った無限媒質中の点震源に対するS波の遠方近似解に基づく評

価と比較してみることにする．太田・武村の解釈によれば，α（τ）は震源スペクトルに関

する係数であり，冶をMの関数で正値をとるものとして，α（τ）＝1一冶・loglo（τM／τ）

で与えられるとしている．ここで，τMはMを決定するために用いられる地震波の卓越周

期であり，気象庁マグニチュードを用いる場合は，一τM～4s程度としている．即ち，0（τ）

はτ≦τMの範囲ではτの単調増加関数であり，τ～τM程度で1となるとしている．ま

た，6（τ）は伝播径路におけるS波のQと伝播速度γ（㎞／s）を用いて，

⊥e一π・イQγτ一ユ0一わ（τ）1・・1・・，

R
（2，4）

で対応つけている．さらに，6（τ）は，加速度記録を用いることにより，6（η＝C㎝St．

一2・log1oτとなるとしている．0（τ）の特徴は，logloτの勾配が一2となることで

ある．さて，2．3．1で得られたパラメータの値であるが，まず，α（τ）は，図2．ユ7（a）に

示す様に，τ：4～5sで1となり，これ以下では概ね単調増加の傾向にあると言える．次

に5（τ）であるが，これはほとんど一定であり，1．6程度である．この6（τ）＝1．6と

いう値は，佐藤・松村（1980）が関東平野で求めたπ／Qγτ～0．O15を式（2．4）で用い

るとR～200㎞での値となる．今回のモデルI作成に用いた地震のRの平均もほぼ200㎞

であり，わ（τ）＝1．6を式（2．4）で解釈することは無理がなさそうである．最後に係数

6（τ）であるが，これもモデルIにおいて概ねlogloτの勾配が一2となっていると言え

よう．以上のことは，モデルIが太田・武村の試みた点震源モデルに基づく評価式（2．2）

の解釈が無理なく適用される範囲の地震により構成されていることを示している．

　本節で得られた平均的非減衰速度応答スペクトルの経験式は，基盤地震動のフーリエ振幅

スペクトルの包絡特性を与えるこζは事実であるが，堆積層の応答特性推定に必要な基盤特

性を評価するために作成したものである．従って，式（2．2）の係数を求めるために，30～

60sの長さの地震波を用いている．これは，図2．17のloglo8篶（τ；M，R）の平均偏差
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　　　　　　P8rlod　ls〕
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図2．21基盤地震動の速度応答スペクトル（減衰定数5％）の経験式を規定する係数値及び観

　　　　測結果と経験式に基づく予測結果との平均偏差：（3）モデルI；（b）モデルπ．

Fig．2．21　Smoothed　va1ues　of　coefficientα，あ，c　and　average　deviations　ofthe　logarithm　of　velocity

　　　　response　spectra　of　bedrock　motion　for5％ofcritical　damping，as　ca1culated　for　model　I

　　　　（3）and　mode1II（b）．

が示すように，周期0．2sより短周期側での評価精度の悪化として現われている．故に，本

節で得た経験式を，Papageorgiou　and　AkiがTrifunac（1976）のフーリエ・スペクト

ルを用いて行った様な，震源スペクトルの評価に用いるのは乱暴であろう．

　本節の最後として，先第三紀基盤内の深層井での観測結果と工学的地震基盤（Vs＝500

m／S程度の地層）の露出地点での観測結果の共通性を，速度応答スペクトルの領域で示す．

工学的地震基盤での観測結果は，減衰定数5％での速度応答スペクトルとして公表されるこ

とが多い．このため，2．3．1のモデルI及びモデルuの係数を減衰定数5％用として作成す

る．結果を図2．21に示す．図2．21の係数に基づく応答スペクトルを，Ohsaki〃o1．

（1980）がL1本の東北部4地点の軟岩（Vs＝O．5～1，0㎞／s）上で観測した35記録に基
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図2．22工学的地震基盤と先第三紀基盤とに

　　　　おける速度応答スペクトル特性（減

　　　　衰定数5％）の比較／ユ点鎖線は
　　　　大崎・他（1980）による〕．

Fig．2．22　Ve1ocity　response　spectra　of　bedrock

　　　　motion　for5％of　critical　damping．

　　　　ResultsbyOhsaki，Y．ε‘α1．（1980）had

　　　　been　obtained　by　using　the　ac＿

　　　　ce1erograms　for　rather　soft　rock　sites

　　　　mostly　in　the　north－ea；tem　pa吋of

　　　　Japan．

づいて求めた応答スペクトルと比較したものが図2．22である．Ohsaki等の結果とモデル

Iの結果とは，減衰定数5％でのものとはいえ，相似的なスペクトルの概形を示している．

この事実は，観測点と用いた地震の震源が，いずれも，火山フロントの東側にあることによ

るものと考えられる．

3．堆積層の地震応答（I）

　本章では，首都圏の堆積層一基盤系を平行多層構造で扱える場合にっいて，その増幅特

性をS波について考察する．

　堆積層と基盤のインピーダンス構造が既知の場合，増幅特性を評価するためには，堆積層

におけるS波の減衰特性が必要となる．本章前半では，2種類の方法を用いて堆積層におけ

るS波の減衰特性を求める．後半では，短周期領域におけるS波の増幅特性を，地表での強

震記録を用いて推定する．地表強震記録を用いた堆積層の増幅特性推定は，田中・吉沢

（1975）が基盤入力を仮定せずに相対的な評価を行ったに止っている．本章では，前章2．3

で得た経験式に基づく非減衰速度応答スペクトル特性を基盤での入カ特性として用いること

により，堆積層での増幅特性を求める．
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3．1　堆積層におけるS波の減衰特性

3．1，1　減衰特性推定に適した記録

　ここでは，府中小規模群列観測で得られた記録の中で，堆積層でのS波の減衰特性推定に

効率が良いことを即断出来る2種類の記録にっいて述べる．これらは，千葉県中部及び茨城

県沖に震源を持つ地震において得られたものである．この2つの地域に震源を持つ地震の記

録が特に有用な理由は，解析方法こそ異なるが，他の地震記録を用いた場合と比較して，推

定されるQ値が大きく求まることである．

　（a）千葉県中部地震の記録

　千葉県中部に震源を持っ地震の記録の特徴は，基盤内において直達SHパルス波とその地

表面での全反射波が分離して記録されることである．堆積層を往復するSH波が同一記録上

で得られることは，堆積層における減衰特性を推定するために必要なインピーダンス構造に

よる補正と計器補正に関して有利な条件である（6．3参照）．

　地震記録の例として，1985年1ユ月6日の地震において，府中小規模群列観測網で得られ

たtrans▽erse成分記録を図3．1に示す．図中の府中鉛直観測記録は，S　Hパルス波の堆

積層内における伝播の様子を明瞭に示している．注目すべきことは，深層井記録にみられる

地表からの反射波の振幅か，直達波の振幅と比較してさほど小さくならず，そのパルス形状

も良く保持されており，堆積層でのS波の減衰がかなり小さいということである．

　そこで，図3．ユの言己録を，地表面での記録と鉛直方向の言己録とに分けて，堆積層における直達

SHパルス波の伝播状態を捕らえておくことにする．初めに，鉛直方向の深層井→中層井（500m

井）→浅層井（200m井）→地表→浅層井→中層井→深属井と伝播する直達波の各観測点問の伝

播時問を求める．即ち，伝播性パルス波の各近接2点問の相互相関係数を求め，そのピーク

となる時間差から伝播時問を推定する．結果は，1．54s（相互相関係数0．99）→O，36s

（O．99）→0．42s　（ユ．OO）→O．40s　（0．98）→O．34s　（0．87）一）1．60s　（O．94）

となる．地表からの反射波は後続波の影響が入るため，上昇波程の相関はないが，

十分同定出来る．さらに，計算に用いた記録の標本化時間がO．02sであることを考

慮すれば，上記各観測点問の上昇波と下降波の伝播時間は，ほぼ一致していると考えて良い．

深層井記録にみられる直達波とその地表からの反射波の時間差も，相互相関係数のピーク位

置から，4．66s（O．98）と推定されるが，これは上言己の各観測点間の伝播時間の総和と等

しくなる．これらの事実は，この地震において，S　Hパルス波の伝播を堆積層の平行（多）

層近似で扱うことが可能であることを示している．

　次に，地表面での多点記録から，直達波の見掛け速度を求め，基盤での入射角を推定する．

方法としては，周波数一波数スペクトルを用いる（6．5．1参照）．地表6地点の直達波部

分を用いて得られた波数スペクトルが図3．2である．周波数は，この直達波のフーリエ振幅

スペクトルがピークとなる1．3Hzとしてある．波数スペクトルのピーク位置から求まる到
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図3．1　府中小規模群列観測における千葉県中部地震の記録例．ユ985年11月6日の地震（M二

　　　　　5．0）でのtransverse成分記録．

Fig．3．1　Velocity　waveforms　of　the　transverse　component　observed　at　the　Fuchu　array　during　the

　　　　　Central　Chiba　Pref．Earthquake　of　Nov．6．1985（M＝5．O）．
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来方向は，ほぼ震央方向と一致し，見掛け速度は6．2㎞／s程度となる．平行層近似が許さ

れる範囲では，基盤でのS波速度を2．5㎞／sとすれば，基盤での入射角は24o程度である．

従って，この地震における直達バルス波は，堆積層を平行多層で近似し，かつ垂直入射に近

い状態で，その伝播を考察しても良いと言える．
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図3．2　直達S波の波数スペクトル．周

　　　　波数1．3Hzの波を対象とし，

　　　　図3．ユの矢印で示した4s間の

　　　　記録を用いた推定結果．

Fig．3．2　Wavenumber　spectraofthedirect

　　　　S－waves　in　the　surface　array　data

　　　　shown　in　Fig．3．1．The　peak　of

　　　　high　　energy　　corresponds　to

　　　　coherent　wave　motion　of　fre－

　　　　quency　l．3Hz　across　the　array

　　　　during　time　interva14seconds

　　　　（ana1yzed　data1ength）with　ap－

　　　　parent　velocity6．2　km／s　and

　　　　azimuth　of　approach　E38℃、

　lb）茨城県沖地震の記録

　地表近くの浅い地盤を対象とした場合，S波の多重反射による卓越振動は，ほとんど全て

の地表地震記録に見出すことが出来る．しかしながら，厚さ数㎞に及ぶ堆積層を対象とし

た場合，その卓越振動を誘起するためには，卓越振動数に相当する振動数の波が少くとも4

波程度以上継続して基盤から入射しっづける必要がある．過去ユO年に亘る深層井と地表での

比較観測において，上記条件が満たされる地震は，茨城県沖にその震源を持つものだけであ

ったと言っても過言ではない．従って，堆積層での減衰特性の，地表と深層井での記録のス

ペクトル比に基づく推定では，茨城県沖地震の記録を用いることにする．

　そこで，府中小規模群列観測で得られた茨城県沖に震源を持つ地震の記録を，堆積層にお

けるS波の多重反射の立場から考察しておくことにする．地震記録の例として，図3．3に示

す1986年2月ユ2日の地震（M：6．1）におけるtransverse成分を用いる．この記録の地

表4地点での直達S波2s問を用いて，相互相関法で推定した見掛けの水平速度は4．6㎞／

sである．これは，上部マントルのS波速度とほぼ等しく，直達波は，ここを伝播して来た

ものであろう．堆積層を平行層で扱い，基盤でのS波速度を2．5～3．0㎞／sとすれば，基

盤での入射角は40o～45o程度となる．この直達波に続いて，いくぶん周期の長い波を含む

後続波が出現する．この後続波が堆積層におけるS波の多重反射によるものであることは，

深層井と地表の記録の相互相関々数が偶関数形状を示す（6．2参照）ことで判断することが

出来る．深層井と地表3地点との相互相関々数を，直達S波から30s問の記録を用いて推定

した結果を図3．4に示す．FCHにおいて，ほぼ偶関数的な形状を示し，堆積層での㎝e一
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way　timeよりわずかに小さい2．0～2．3s程度に左右のピークが現われている．これらの

事実は，FCHの地表と深層井の記録が，S波の斜め入射における堆積層での多重反射を考

察するのに都合良いことを示している．

3．L2　平行多層地盤の伝達関数

　最下層から斜め入射するS　H平面波に対する，平行多層地盤の伝達関数をいくつか定義し

ておく・実際の計算法は，第6章6■～6．3で詳述することとし，堆積層での減衰特性を推

定する過程において必要となる記号とその意味にっいてのみ記述する．

　まず，地震記録は標本化時問」τ秒で標本化したものを扱う．このとき，ωを円振動数，

λ＝ω・4τを正規化円振動数として，以下の3種類の伝達関数を考える．

　　　Go（2）：地表観測波のフーリエ特性／最下層入射波のフーリエ特性，

　　　Gエ（2）：地表観測波のフーリエ特性／最下層観測波のフーリエ特性，
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図3．3　府中小規模群列観測における茨城県沖地震の記録例．ユ986年2月ユ2日の地震（M・．

　　　　6．1）でのtransverse成分言己録．

Fig・3・3　Velocity　waveforms　of　the　transverse　component　observed　at　the　Fuchu　array　during　the

　　　　Off　Ibaraki　Pref．Earthquake　of　Feb．12．1986（M＝6．1）．
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図3．4　FCH深層井と，TMA，FCH及びHFC地表における言己録の相互
　　　　相関々数．図3．3の矢印で示した30s間の記録を用．いた推定結果．

Fig．3．4　Comparison　between　three　cross－correlation　functions．The　results　are

　　　　obtained　by　using　the　data　of　Fuchu　deep　borehole　and　the　free　ground

　　　　data　ofthree　sites，TMA，FCH，and　HFC　in　the　Fuchu　array．The　data

　　　　between　two　arrows　in　Fig．3．3arc　used　for　estimation．

及び，

　　　G2（2）：最下層観測波のフーリェ特性／最下層入射波のフーリエ特性．

ここで，2＝exp（iλ）とする．また，G2（2）のインパルス応答列H。（2）を，最下

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　く層で地表からの反射波が出現する以前の部分Xd（2），地表からの反射波が出現した時点か

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　く
らのtwo－way　time（＝カ・ノτ）分X。（2），及びそれ以降の部分に3分割：
　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　〈
　　　Hx（2）＝X4（2）十X。（2）十（2ク・∠τ以後の部分），

して，もう1つの伝達関数：

　　　　　〈　　　　　　　　　　〈

G。（2）＝X。（2）／X4（2），

を定義する　03（2）は，最下層における地表からの下降波の入射波に対する伝達特性を

近似する．なお，この章では，断らない限り，深層井孔底のある基盤層を最下層とする．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

3．1．3　深層井記録のみによる推定

　1980年9月25日の千葉県中部地震（M＝6．1）とその余震では，F　CHの深層井記録に

明瞭な地表からの反射波が記録された（図3．5（a））．深層井での水平成分は，N48．E成

分のみ記録されたが，transverse方向（Nユ5．E）に近いため，この成分記録を用いて解

析を行う．解析に用いた5記録の地震諸元を表3．1に示す．

　初めに，深層井記録における直達S波と地表からの反射波の相関性を考察する．このため，

図3．5（a）における深層井記録を帯域通過フィルタ（ん。＝O．32）で処理した結果を図3．5

gol

15
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FucI1u　Crust日1　＾c1：ivity　Ob5erv8tory，　N4801≡

　　　小竹州w／
／

刈｛

／＼
v榊wいw〈州

トー一　1　一一十一一　2　一一→

　　　　　　　　　　　　十02h55m　September　25．　1980

図3．5（a）千葉県中部地震（1980年9月25日，M＝6．1）における府中地殼活動観測施設内

　　　　　の加速度記録．N48．E成分．

Fig．3．5（a）　Seismograms　obtained　by　the　down－hole　array　obsewation　at　FCH　during　the　Centra1

　　　　　Chiba　Pref．Earthquake　of　Sep．25．1980（N48氾一component）．

　表3．1

TabIe3．1

堆積層の内部減衰特性の推定に用いた千葉県中部地震の藷元／気象庁による〕．

Earthquake　data　ofthe　Centra1Chiba　PreL　Ea血hquake，used　for　estimating　the　in－

temal　damping　factor　of　the　sedimentary　layer　at　FCH．Parameters　of　those　e舳h－

quakes　were　detemined　by　JMA．

Nα　　Date Origin　time　Latitude　　Longitude　　　Depth
h　m　s　　　　（N）　　　　　　（E）　　　　　（km） Mag．

ユ

2
3
4
5

Sep．25．1980　02　54　23．1

Sep．25，ユ980　02　5948．5

Sep．25，ユ980　03　26　36．2

Sep．25，ユ980　045250．5
Sep．25，ユ980　0504　ユ7．5

350311　　　　　　ユ400131

35033，　　　　　　ユ40oユ01

35．341　　　　　1400101
35035，　　　　　　ユ40009I

350331　　　　　　ユ400061

80　　　　6．1

70　　　　5．3

70　　　　4．8

70　　　　4．4
80　　　　4．7
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（b）に示す．図中にみられる直達波と地表からの反射波は，その波束を適当に選ぶことにょ

り，ほぼ1に近いコヒーレンスをO．5～3Hzにおいて得ることが出来る．なお，O．5Hz

の波は，ほぼ堆積層厚に近い波長となる．

　次に，堆積層が，基盤内入射波（直達波）を入力とし，基盤｛下降波を出力としたとき，

全域通過特性を持つことを利用して，堆積層の減衰特性を求めてみる．この場合，堆積層の

速度構造に基づく補正関数は，水平多層近似で扱う限り1となり，基盤における地表からの
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図3．5（b）

Fig．3．5（b）

FCH深層丼における千葉県中
部地震（ユ980年9月25日，M■■

6．1）でのS48．W成分記録と
その帯域通過波群．

Origina1　seismogram　（わo〃o榊）

and　its　bandpass　fi1tered　traces．

Origina1data　was　obtained　at　the

bottom　of　Fuchu　deep　boreho1e

during　the　Central　Chiba　Pref．

Ear［hquake　of　Sep．　25．　1980

（S48．W－component）．

0・　　5－　i0．　15．　20．　25．　30．
　　　　　　TI［E　〔5E⊂〕
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

反射波の入射波に対する遅れ時間のみが必要となる．推定に用いた記録では，4，64sの遅れ

時間である。そこで，直達波及び反射波の各4．64sを用いて，スペクトル密度行列を推定

し，反射波の直達波に対する推定利得特性から1／2Qを求める．図3．6がユ／2Qの平均

＾lO－2

1O

o
N

－　l

E
o

o．1

Q・50f

図3．6　府中地殼活動観測施設における堆積

　　　　層でのS波のユ／2◎特性（構造補
　　　　正を考慮しない場合）．

Fig．3．6　Average　damping　factor　of　S－waves　in

　　　　a　sedimentary　layer　at　the　Fuchu　site．

　　　　The　resu1ts　were　obtained　by　using　the

　　　　spectra1ratio　of　surface－ref1ected　S－

　　　　waves　to　its　direct　ones．No　compen－

　　　　sation　function　is　taken　into　account．

O．l　　　　　　　　　　　　　1

　　　　　　Fr6quenoソ‘H2，

l　o

特性である．O．5～2Hzの範囲で，Q～50∫となり，2～ユ0Hzでは，Qが70～100程

度となる．但し，スペクトル密度行列から得られるコヒーレンスが十分高いのは数Hz迄で

ある．従って，数Hz以上のQの推定結果は，それ以下の周波数における結果と比較して，

内部減衰としての信頼性は劣る．

　上記の減衰特性の推定では，堆積層の速度構造に基づく補正関数が考慮されていない．こ

れは，理想的な場合であり，基盤内記録で入射波と下降波が独立して観測され，かつ定常状

態においてのみ許される．現実の記録では，入射波と下降波が独立して観測されているわけ

ではなく，適当な補正関数が必要とされる．ここでは，3．ユ．2で述べた103（2）1－1を補

正関数として用い，図3．6の結果を再検討する．入射波に対する地表からの反射波をl　G、

（2）1と比較するため，図3．5（b）で示した帯域通過波を利用する．即ち，入射波と対応

する反射波として，2～3波程度（2波に満たないときは，ユ、5波を下限とし，上限は3波

とする）の波束を用いる．この様な選択により，波束問のコヒーレンスは，0．5～3．2Hz

の範囲でほぼ1となる．波束問の伝達比として，r．m．S．比を用いた結果（黒丸）と，

l　G3（2）1の計算結果を図3．7に示す．コヒーレンスが高いため，r．m．s．比は，スペク

トル密度行列から得られる利得特性とほとんど一致し，安定性の高い推定結果となっている．

なお，3．ユ、1で述べた様に，千葉県中部地震の場合，基盤での入射角は25。程度であり，

103（2川は，O．1～5Hz程度では垂直入射波の場合とほぼ同じである．図3．7に示し

たl　G3（2）1は垂直入射波に対するものである．図3．7で見られる様に，この10、（2）1
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10
．　　Ob盲erved

－　　Colculoted

o　Enve1oPe　poin一

」　O．1
←

0．O　l

O．1 　　　1　　　　　　　　5

Frequency　｛Hz〕

図3I7　地表からの反射S波の直達S波に対
　　　　するスペクトル比（黒丸）と堆積層及

　　　　び基盤のインピーダンス構造に基づ

　　　　く補正関数の逆関数（実線）．

　　　　白丸は実線の上限点．

Fig．3．7　Comparison　between　the　spectra1

　　　　ratio　of　surface－reflected　S－waves　to

　　　　its　direct　ones　and　the　inverse　ofcom－

　　　　pensation　function　due　to　the　im－

　　　　pedance　strucmre　of　a　sedimentary

　　　　1ayer－bedrock　system　at　FCH．Open

　　　　circles　designate　the　enve1ope　points

　　　　of　the　inverse　of　compensation

　　　　function．

。10－2
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＼
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o
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＼＼1
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　　1　　　　　　　5
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図3．8

Fig．3．8

0，1

堆積層におけるS波の1／20の上限
特性（黒丸）．図3．7の白丸で示した

特性を構造補正関数の逆特性として

用いた結果．

Upper1imit　characteristics　of　the　in－

tema1damping　factor　of　S－waves　in

the　sedimentary1ayer　at　FCH（solid

circles）．

に対して，伝達比の推定結果の追随性は非常に良いことが判る．Qの推定には，l　G3（ε川

の山となる周波数と比較的安定している周波数が中心周波数となる帯域通過波を用いた．・こ

のときのl　G3（2）jとして，i　G、（2川の包絡にある図の白丸を用いた場合の王／2Qの

推定結果が図3．8である．得られた1／2Qの特性は，l　G3（2）1の包絡を構造補正に用

いたため，実際の1／2Q特性の上限を推定したものと考えられる．図の結果では，1／2Q

特性の上限は，Q＝50∫での特性を大きく上回ることはなく，補正関数を無視した場合と

同様に，O．5～3Hzで，Q～50∫程度が第1近似として妥当であることを示している．
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3，1．4　深層井と地表の記録の比較による推定

　3．1．1で述べた様に，先第三紀基盤上の厚い堆積層のS　H波に対する伝達関数の推定には，

茨城県沖に震源を持っ地震の記録が適している．特に，1～10sの周期領域における伝達関

数の推定には，基盤地震動のスペクトル・ピークがこの周期帯域にある（図2．18（a）～2－20

（a））M≧7程度の地震を用いることが出来れはさらに好都合である　ここで扱う1982年

7月23日の地震（M＝7，0）における深層井と地表の同時記録は，上記条件を満たす唯一

のものであった．以下，S　HMとFCHの言己録の解析から得られた結果を示す．

　初めに，SHMにおける深層井と地表のN49．E成分を用いる．伝達関数の推定区問を

決めるため，S波直達時から5sきざみに20s～60sの範囲で深層井及び地表記録の相互

相関々数を言十算し，最も偶関数的となる区問を求めた．SHMの記録では，推定区問長30s

において最も偶関数的な相互相関々数が図3．9に示す様に得られる．この推定区問を用いて

得られた観測波のスペクトル比特性を図3．ユ0に点線で示す．図中に併せて示したS　H波の

増幅特性1G、（ε）1の言十算結果（実線）は，表2．2の速度構造に基づいて，入射角及び減

衰特性を変化させて最も良く推定結果を説明していると思われるものである．入射角45。は，

前節で述べた様に，S波速度約4．5㎞／sの層を伝播して来た波が約3㎞／sの基盤層へ入

射したときに得られる値であり，Q～50∫とともに無理のないものであることを図は示し

ている．

　次に，FCHでの結果について示す．解析に用いた記録は，深層井と地表におけるN15．

W成分である．推定区問は，SHMと同様にして決定した．最終的に用いた区問長は35sで

あり，相互相関々数の推定結果を図3．11に示す．この推定区間における堆積層g増幅特性

の推定結果と，FCHでの101（2）1に対する言十算結果は，斧々，図3．12に点線及び実線

で示す様になる．S　H波に対する理論計算は，SHMと同様に，表2，3の速度構造を用いて

求めた．ここでも，基盤での入射角45。とQ＝50∫が最も良く推定結果を説明している．

図3．13の点線は，3．1．1（b）において図示した茨城県沖地震におけるFCHでの深層井と

地表の記録のtranSVerSe成分から求めたl　G、（2）1の推定結果である．ここでも．入射

角45。，Q二50∫の下でのFC　Hのl　G、（2川を実線で示してある・

　図3．ユ0，3．12及び3．13の結果でみる限り，∫＝0．1～1Hzの範囲での堆積層の増幅特

性は，Q～50∫を第1近似として用いることで説明出来たと言える．∫二1～5Hzの短

周期領域では，特性曲線の山谷こそ一致させることは出来ないが，その包絡特性は説明出来

る．従って，3，1．3の結果も考慮すれば，∫：O，1～3Hzの周波数領域において，堆積層

のS波に対する減衰特性の第1近似は，Q＝50∫と考えて良い．

　I　WTでは，この節で扱っている茨城県沖地震の適当な記録が無い．しカ）しながら，1978

年宮城県沖地震（M＝7．4）を含むいくっかの記録を用いたl　G、（2）1の評価では，／＝

0．1～1Hzにおいて，Q＝50∫が妥当な結果となることを示している〔木下（1983a）〕・
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図3．9

Fig．3．9

茨城県沖地震（ユ982年7月23日，

M＝7．O）におけるSHM深層丼
と地表での記録の相互相関々数．

Cross－corre1ation　function　of　the

data　obtained　both　at　the　bottom

of　Shimohsa　deep　boreho1e　and　on

the　free　ground　in　the　same　site．

The　data　obtained　during　the　Off

1baraki　Pref．Earthquake　of　Ju1y

23．1982（M＝7．0）are　used．

T　i　me　l　s　l
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〔

o
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ColculQted（θi＝45o，Q：50f〕
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図3．10

Fig．3．10

SHM深層井と地表とのスペクト

ル比（点線）と伝達関数の利得特

性（実線）の比較．茨城県沖地震

（ユ982年7月23日，M＝7，0）に
おける記録の場合．

Comparison　between　the　spectra1

ratio　ofthe　Fourier　amp1itude（do1一

κd〃ηθ）　and　the　gain　of　transfer

f㎜cti㎝0。（z）（∫o〃伽θ）atthe

site　of　SHM．The　results　were　ob．

t・i・・dby・・i・gth・datad・・i㎎the

off　Ibaraki　Pref．Earthquake　of　Ju－

ly23．1982（M＝7．O）．
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図3．11

Fig．3．11

茨城県沖地震（1982年7月23日，

M＝7．0）におけるFCH深層
井と地表での記録の相互相関々
数．

Cross－corre1ation　function　of

the　data　obtained　both　at　the

bottom　of　Fuchu　deep　borehole

and　on　the　free　ground　in　the

same　site．The　data　obtained

during　the　Off　Ibaraki　Pref．

Earthquake　of　July　23．1982

（M＝7．0）．

Tim　e　l　s〕
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Period（s〕

図3．12

Fig．3．12

FCH深層井と地表とのスペクト
ル比（点線）と伝達関数の利得特

性（実線）の比較．茨城県沖地震

（1982年7月23日，M＝7．0）に
おける記録の場合．

C．omparison　between　the　spectrd

ratio　ofthe　Fourier　amplitude（∂or一

κ∂〃〃θ）　and　the　gain　of　transfer

function01（尾）（∫o〃∂〃〃θ）at　the　site

of　FCH．The　results　were　obtained

by　using　the　data　during　the　Off

1baraki　Pref．Earthquake　of　Ju1y

20．1982（M＝7．O）．
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図3．13　FCH深層井と地表とのスペクト

　　　　ル比（点線）と伝達関数の利得特

　　　　性（実線）の比較．茨城県沖地震

　　　　（1986年2月12日，M＝6．1）に
　　　　おける記録の場合．

Fig．3．13　Comparison　between　the　spectra1

　　　　ratio　of　the　Fourier　amp1itude（do1一

　　　　κd1加θ）　and　the　gajn　of　transfer

　　　　function　G1（z）（∫o〃∂1肋θ）at　the　site

　　　　of　FCH．The　resu1ts　were　obtained

　　　　by　using　the　data　during　the　Off

　　　　Ibaraki　Pref．Earthquake　of　Feb．

　　　　12．1986（M＝6．1）．

3．2　堆積層における短周期S波の増幅特性

3．2．1　推定方法

　第2章の式（2－2）及び（2，3）で評価される基盤での非減衰速度応答スペクトルを8㌦

（τ；M，R）とする．ここで，τは周期（s），MとRとは，各々，気象庁マグニチュード

と震源距離（㎞）とする．第2章におけるモデルI及び1は，j＝玉及び2で区別するもの

とする．また，堆積層の増幅特性推定対象地点における地表強震記録の非減衰速度応答スペ

クトルを8γ。（τ≡M”，R”）とする．但し，M”とR”とは，各々，第〃地震におけるマ

グニチュードと震源距離である．地震記録の総数を〃としたとき，対象地点における非減衰

速度応答スペクトル比を次式で定義する．

　　　　　　　　〃
o（τ）＝〃一’・Σ8γ。（τ・

　　　　　　　荊！1

M”，R刑）／8ん（τ・ M刑，R柵）．　　　　（3．1）

非減衰速度応答スペクトルが，フーリエ振幅スペクトルの上限包絡であることを考えれば，

式（3．1）は堆積層における平均的な増幅特性を与えるものと考えられる．但し，8㌦（τ；

M，R）が基盤内の観測波に基づいて構成されたことから，S　H波を考えた場合でも，G（τ）

が単純に10o（2）／21に相当するとは考え難く，堆積層の構成が深層井地点と類似の地

点では，0（τ）は10、（2川に相当すると考えられる．以下，本報告では，τ（τ）を堆

一68一一



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

積層における平均的増幅特性と称する．

　式（3■）は，8㌦（τ；M，R）を作成するために用いた地震と深層井の位置に基づい

て，その適用が制限される．まず，MとRであるが，表2．5を参照にすれば，5．5≦M≦

7．0及び100≦R≦300㎞程度が目安となる．周期τは，図2．16の平均偏差からみ

て，O．2～2s程度が確かなところである．また，深層井記録は少なからず堆積層の影響を

含むため，堆積層の構成が極端に異る地点での適用は避けるべきである．結局，適用範囲は，

深層3井の地理的位置を考慮すると，東京を中心とする半径数ユ0㎞程度以内と言えよう．

3．2．2　推定結果

　G（τ）の推定は，図3．乎4に示す13地点の強震記録を用いて行った．各点の名称及び位置

は表3．2に示す．地点番号7及び9～13ではS　MA　C－B2の記録を用い，他ではサーボ型

加速度計の記録を用いた．S　MAC－B2の記録は，地点7では，数値化記録〔矢崎（1985）〕

を用い，地点9～ユ3では，計算された非減衰速度応答スペクトルの結果〔倉田・他（1979a；

1979b；1981；1983；1984；1985；1986）〕　をそのまま使用した．また，他地点での

記録は，全て数値化し，これを用いて非減衰速度応答スペクトルを求めた．各点において用

いた記録の地震とその諸元を，各々，表3．3及び表3．4に示す．

　以下，0（τ）の推定結果を示す．地点番号工（I　WT）でのG（τ）は図3．15である．

用いた地震は，表面波が卓越しないカテゴリーIに属するものである．従って，式（3．1）

では，8篶1（τ；M，R）のみを用いている．最大増幅度が約20であり，transverse成

分とradia1成分とを分けて求めたものの，その差異は小さい．図3．16及び図3．ユ7は，い

ずれも深層井観測点SHM（地点番号2）及びFC　H（地点番号3）におけるtr早nsverse

　　　　「＼・g’’・

　　　　二

100km　㌧
　　　　㌧
　　　！

　　　　　　　　　　　〆）
　　　　　　　　　　／’　　　　　　　　　！　　4
　　　／1、．！＼．ノ㌧ノ　●
　　一ノ　　　、　●・
～！一　　　　　　“
デ　　　　　　　1、〉・　　　　　　9
＼。　　　　　　●㌧＼・、．　一．戸・一・＼．
『一v一』．・・、．〃・ノ■●；一～　　、、

　　・　　3　　，5
図3．14堆積層での平均的増幅特性の推定対

　　　　象観測点位置図．

mg．3．14　Approximate1ocations　of　the　sites

　　　　for　estimating　the　average　amp1ifica－

　　　　tion　characteristics　of　a　sedimentary

　　　　layer　on　the　bedrock．
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Nα　　Site n　am　e Lat．（N） Lo㎎．（E）

Iwatsuki
Shimohsa
Fuchu
Ts1」kubane

UrayaSu
Kawasaki
N　RC　D　P

Tam　a
Kashima
Chiba

Shinagawa
Keih　in－ji

Yamashita

35．5513311

35■4713611
3503910311
36o1213611
35．391001，

35．3310211

36，71工91■

3503715511
35｛5514911

35033，531，

35仁3712911
35．27I

35026．51

139㍉4I1711
140oOユ，26，1
ユ39』28－251，

140口05132，1
ユ39口54，ユ9，1

ユ39．40，54，，

ユ400051451I
ユ39026■0911
14ぴ4ユ■4511
140006123，，
ユ39㍉514311
139．381
139〔39．5，

表312

Table3．2

堆積層の平均的増幅特性
G（τ）の推定対象地点名と

位置．

Names　and　coordinates　of

sites　used　for　estimating　the

average　amplification
characteristics　of　a　sedimen－

tary　layer　in　and　arOund　the

Tokyo　metropolitan　area．

SiteNo、

Earthq．N皿 123456789101112ユ3
1 ＾

2 ■

3 “

4 讐

5 讐 “

6 ｛ ““ 讐｛

7 “

8 ｛ “

9 ■讐 ■＾ ■

10 “

““＾“ “ ｛“｛＾
1ユ “ 廿 讐

12 “讐 “讐讐“｛
ユ3

““＾讐“ ＾廿 “

ユ4 “
●

ユ5 讐 讐

ユ6 “ ｛“ “

17 ｛ 讐“
ユ8 ｛

19 ＾

20 “ “讐
21 “ ｛ “ 讐｛

表3．3

T3b1o3．3

G（τ）推定に用いた地震と観測

点の組み合わせ．

Matrix　of　observation　sites　and

e舳hquakes　used　to　estim6te

δ（η．

　　表3．4

■ab1e3．4

0（τ）推定に用いた地震の諸元／気象庁による〕．

Earthquake　data　used　to　estimate0（η，which　were　detemined　by　JMA

Nα Date Latitude　　Longitude
　（N）　　　　（E）

Depth
（km） Magnitude

　1

　2

　3

　4

　5

　6

　7

　8

　9

10
ユユ

ユ2

13
14
15
16
17
i8
19
20
21

Oct．　5，ユ977

Dec．ユ7，ユ977

Jan．14．1978
Feb．20，ユ978
Mar．20，ユ978
Juneユ2．1978
Ju　ly1ユ，1979

June29，ユ980
Sep．　24，ユ980

Sep．25，ユ980
Mar，　7，ユ982
Ju　l　y23，工982

Feb．27，ユ983
July　　2，ユ983

Aug．　8，ユ983
Jan．　ユ7．1984

Jan．　ユ8，ユ984

Sep．ユ4．1984
Sep．ユ5，ユ984

Sep．ユ9．1984
0ct．　4，ユ985

36．

36．

34．

38］

36．

38．

36．

34j
35』

35．

36．

36．

35．

36．

35．

36．

36－
35．

35．

34］

35。

08
35
46
45
05
09
36
55
58
31
28
エユ

54
54
3ユ

27
27
49
47
U3
52

139．52I
141，051
ユ39．15，

ユ42。ユ21

139，531
ユ42「01
ユ4i。工9I

ユ39．141
139．481
140J131
140血391
ユ41．571
140．091
14ゴユ2I
139．021
141．151
14ユ。16，

ユ37，341
工37，281
ユ4ユ。331
140。ユO■

60
50
　0

50
60
40
40
ユ0

80
80
60
30
70
50
20
40
40
　0

ユO

ユ0

80

5．4

5．6

7．0

6．7

5，5

7．4

5．9

6．7

5．4

6．ユ

5．5

7．0

6．0

5．8

6．0

5．6

5．9

6．8

6．2

6．6

6．1
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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図3．15

聴．3．15

岩槻における0（τ）：（3）transverse成分；（b）radia1成分．

Average　amplificati㎝characteristics　ofthe　sedim㎝tarylayer　at　IWT　estimated　by　usi㎎

the　data　obtaiηed　during　earthquakes　in　catego町I：（8）transverse　component；㈹radia1

component．
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成分記録を用いて推定した0（τ）である．カテゴリーIに属する地震記録のみを用いたも

のであるが，最大増幅度はユ0程度である．この2地点での表層地盤は，IWTの様に沖積層

が発達しておらず，短周期領域における卓越振動が顕著ではない地点である．地点番号4

（筑波山）は，堆積層の存在しないところであり，o（τ）の推定対象とはならないが，参考

のため，図3．18に示した．数Hz～数sにおいてほぼ平坦であり，深層井と比較して数倍

の大きさを示している．従って，この範囲では，深層井の持つスペクトル形状が保持される．

用いた記録は，全て，カテゴリーIに属する地震におけるものである．図3．19は，地点番号

5（浦安）における推定結果である．図3．19（a）及び（b）はカテゴリーIに属する地震の

記録を，図3．19（c）はカテゴリー1に属する地震の記録を各々用いたものである．いずれの

結果においても大きな差異はなく，この周期帯域における増幅度特性が安定して求まり，結

果の実用性を示唆していると言える．なお，この地点は，〃値50以下の沖積層厚が36mに

及ぶ代表的な東京低地の表層地盤を有するところである．図3．19に見られる1s付近のピー

クは，この沖積層に依る卓越振動に支配されるものである．最大増幅度は30程度である．

地点番号6（川崎市平間）での推定結果図3．20は，F　C　Hと同様に最大増幅度10程度であ

る．ここでも，カテゴリーIに属する地震の記録のみを用いた．地点番号7（防災センター）

の結果は，カテゴリーIに属する地震におけるS　MAC－B2の記録を用いたものである．

図3．21に見られる最大増幅度は30程度である．地点番号8は，東京南西部に拡がる多摩

lO◎

SHM
T－conponen†

o．

∈
〈

o．1

o．1 　l　　　　　　　　　　　　　　　l◎

Period　　｛s，

図3．16下総におけるG（τ）．transverse

　　　　成分、

Fig．3．16　Average　amp1ification　characteris－

　　　　tics　of　the　sedimentary　layer　at

　　　　SHM　estimated　by　using　the　data

　　　　obtained　　during　earthquakes　in

　　　　catego町I（transverse　component）．

一72一



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

図3．17

Fig．3．17
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府中における0（τ）．transverse成分．

Average　amp1ification　characteristics　of　the　sedimentary1ayer　at　FCH　estimated　by　using

the　data　obtained　during　earthquakes　in　category　I（transverse　component）．

図3I18

Fig．3．18
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Period〔s，

つくばね（筑波山）におけるG（τ）、tranSVerSe成分．

Average　amp1ification　characteristics　at　Tsukubane　estimated　by　using　the　data　obtained

during　earthquakes　in　category　I（transverse　compOnent）．
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図3．19

Fig．3．19

浦安における0（τ）1（3）カテゴリーIに属する地震でのtranSVerSe成分；

（b）カテゴリーIに属する地震でのradia1成分；（6）カテゴリー1に属する地震

でのtranSVerSe成分．

Average　amplification　characteristics　ofthe　sedimentary　layer　at　Urayasu　estimated　by　us－

i㎎th・dat・・bt・i・・dd・・i・g舳hq・・kesi・catego・yI，（・）a・d（b），a・dth・sei…t・go・y

II・（o）：（3）transverse　component；（b）radial　component；（o）transverse　component．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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図3．20

Fig．3．20

o
o
o

：

o

o
○

匝

E
一く

lOO

lo

O．1

KAWASAK1l　HRM〕
　　T－component

レ

〈
一
、
、

、榊『！レ、

／Ψ㍗、

　　　　　　　　　　　　O．l　　　　　　　　　　　l　　　　　　　　　　　lO

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Period　｛s〕
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Average　amplification　characteristics　of　the　sedim㎝tary　layer　at　Kawasaki（HRM）

estimated　by　using　the　data　obtained　during　ea血hquakes　in　category　I（transverse

component）．
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図3．21

Fig．3．21

防災センターにおけるG（τ）．

tranSVerSe成分．

Average　amplification　charac－

teristics　ofthe　sedime耐ary　layer

at　NRCDP　estimated　by　using

the　data　obtained　during　earth－

quakes　in　category　I（transverse

component）．

ニュータウン内での観測地点である．造成地盤の耐震性は，1978年宮城県沖地震でも知ら

れる様に，しばしば問題となる．このため，大規模な宅地造成が行われたこの地点では，盛

土地盤の地震時挙動を調査目的として，盛土部（N　T2）と約100m離れた地山（N　T3）

での地震記録が集積されている．図3．22は，盛土厚ユ7mの盛土上での0（τ）であり，図

3．23は，地山部での0（τ）である．図3．22に見られるピークは，盛土地盤の卓越振動に

支配されるものである．図3．23と比較して，0（τ）のピークは長周期側へ少し移動してい

るが，最大増幅度は大差なく30～40程度である．従って，堆積層全体からみた場合の増幅

特性は，盛土を含むため地山より大きくなるとは言えない．但し，卓越振動数は明らかに変

化しており，盛土地盤と地山部との相対運動が盛土地盤の耐震安定性に影響することを示唆

している．なお，この地点においても，カテゴリーIに属する地震の記録のみを使用した．

地点番号9（鹿島港），ユO（千葉港），11（東京港・晶川），12（横浜港・京浜港工事々務所）

及びユ3（横浜港・山下ふ頭）は，いずれも港湾地域におけるS　MAC－B2の設置点である．

これらの地点では，非減衰速度応答スペクトルが港湾技術研究所から公表されており，G（τ）

の推定には公表値を用いた．結果を，図3．24～図3．28に示す．図3．23迄の結果から，G（τ）

が記録成分及び地震のカテゴリーに依存せずに求まることが判明したため，図3．24～図3．28

では公表された記録成分での非減衰速度応答スペクトルをそのまま用いている．また，図3．

28では，カテゴリーI及び1に属する記録を併せて用いてG（τ）を推定している．これは，

分離して推定した0（τ）に大差がなかったためである．港湾地域におけるG（τ）の最大
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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図3．22

Fig．3．22

多摩ニュータウン盛土部におけるG（τ）：（a）transverse成分；（b）radia1成分．

Average　amp1ification　characteristics　of　the　sedimentary　Iayer　at　Tama　NT2estimated　by

using　the　data　obtained　during　earthquakes　in　category　I：（3）transverse　compOnent；（b）

radia1component．
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Fig．3．23

多摩ニュータウン地山部におけるG（τ）：（3）transverse成分；（b）radiaユ成分．

Average　amp1ification　characteristics　of　the　sedimentary1ayer　at　Tama　NT3estimated　by

using　the　data　obtained　during　ea血hquakes　in　category　I：（a）transverse　component；（o）

radial　component．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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Fig．3．24
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Fig．3．25
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Fig．3．27
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Average　amp1ification　characteristics　of　the　sedimentary　layer　at　Shinagawa　estimated　by
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図3．28横浜港・山下ふ頭における0（τ）．

Fig．3．28　Average　amp1ification　characteristics　of　the　sedimentary　layer　at　Yamashita．

値もユ0～30の範囲にあることを，これらの結果は示している．地点ユ2及び13は横浜港内

にあり，直線距離にして3㎞離れているが，G（τ）の推定結果は表層地盤の差異を明瞭に

示している．

3．2．3　0（τ）とl　G、（2）1の比較

　前項で得られたG（τ）を，いくっかの地点で，SH波に対する堆積層での増幅特性

1G、（ξ）1と比較し，τ（τ）の特徴を整理する．比較地点としては，堆積層のS波構造が

決定出来ることが条件となる．このため，3深層井観測点と地点垂号5，7及び8の地点を

比較対象地点とした．3深層井観測点での速度構造は，第2章の表2．1（I　WT），表2．2

（SHM）及び表2．3（FCH）を用いることにする．地点5（浦安）は，南西約7㎞に夢

の島爆破地点があり，表層地盤を除く堆積層の速度構造は，ここでの結果〔嶋・他（1981）〕

を用いた．表層地盤の速度構造は，この地点の地質柱状図と〃値を，近傍の検層結果〔横山

・他（1975）〕と対照させて決定した．最終的には，表3．5に示す速度構造を用いた．地点

7の防災センターでは，基盤内に達する深層井が掘削されており，池田（ユ984）によれば，

深度410m以深が花商岩層であり，それ以浅は第四紀の泥～砂岩である．また，表層40m

はS波検層がなされており〔応用地質調査事務所（1974）〕，基盤花商岩でのS波速度を
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Layer　No．V、（km／s）　ρ（g／cm3）　H（m）

0．ユ4

0，20
0，12
0．ユ5

0，20
0，45
0．67
ユ．50

2．50

1．7

ユ．8

1．7

1．7

1．8

1．9

2，0

2．2

2．5

　3
　5
　ユ5
　9
　4
264
1000
1000

表3．5

丁出163．5

浦安において仮定したS波

速度構造／嶋・他（1981）

及び横山・他（1975）の結

果に基づく〕．

Underground　structure
model　at　Urayasu，which　is

based　on　the　results　of

Shima，E．αα1一（1981）and

Yokoyama，A．αα1・（1975）・

2．5㎞／sとすれば〔工藤・他（1982）〕，中間にある第四紀上総層の速度構造さえ決定出

来れば十分である．この上総層は，音波検層の結果〔池田（1984）〕からみて，S波速度一

定の単層として問題なさそうである．そこで，防災センター構内にあるもう1本の深層井

（深度650m）〔島田・他（1985）〕の地震言十と地表に設置した地震計の同時記録から，この

第四紀上総層でのS波速度を推定した．観測記録例を図3．29に示す．第四紀上総層でのS

波速度は0．53㎞／s程度であり，最終的には，表3．6に示す構造を仮定した．地点8のN

T2は，FCHの南西約4㎞にある．表層部分を除く堆積層の速度構造は，F　C　Hでの結

果を用い，表層部分はこの地点での検層結果を用い，最終的に，表3，7に示す構造を仮定し

た．

　上記の様に決定した堆積層の速度構造と，前節で得た減衰特性Q＝50∫を用いて，各地

点でのl　G、（2）1が得られる．計算されたl　G、（2川を，tranSVerSe成分記録を用い

た場合のτ（τ）とともに，図3．30～図3．35に示す．各図とも実線が10、（2川であり，

点線がτ（τ）である．いずれの結果をみても，0（τ）は1G、（2）1の特性に，O．2≦

τ≦2sの短周期域で追随する形で推定されていることが判る．　l　G、（2）1が比較的平

坦であるSHMとFCHではいささか不明瞭であるが，他では，10、（2）1の強勢な部分

の上限包絡に近い形で0（τ）が得られており，G（τ）の推定結果が堆積層におけるS　H

波の増幅特性に強く支配されていることを示し一ている．SHMとFCHを除く他地点でのG

（τ）の山の部分は，いずれも地表に近い表層部分の卓越振動が影響する帯域である．これ

を示すために，S波速度500m／s程度以上の地層を便宜的な基盤層（通常言われる工学的

地震基盤）として，それ以浅の表層地盤の増幅特性（上昇波のみを入力とした00（2）に相

当する）を求めてみる．図3130，3．33及び3．35で1点鎖線を用いて示した18Go（2）1

がその結果である．但し，図3．30では，表2．1の第7層迄を，図3．33では，表3．5の第5

層迄を，図3．35では，表3．7の第4層迄を8Go（2）の言十算における各地点での表層部分

とみなしている．いずれも垂直入射するS波に対する計算であり，減衰特性は，I　W　Tで

一82一



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

一一〇寺にi一・・1一

」

一L・十N27舵一）一一一二一

⊥← … ； il
舳庁1 i

1■■一　　’斗1
↓

い・†・1

一
｛

一■巾一　｛
i≡

…
’

　　≡一一十一一トrS　　l・

…
i

1・

11h11mJu1101‘
1

一◎．l1…ki爬
…

⊥ ．
！
1
l！
．

1一

「

1986
ε“650m－W92生）

＿＿L二＿＿＿
　1　　S

一」一÷一←
L2．5－s二＿⊥一．

図3．29

Fig．3．29

防災センター構内深層井（650m）と地表における地震記録．1986年7月10日鹿島灘

の地震（M＝4．9）における水平成分1

Horizonta1component　seismograms　obtained　at　the　bottom　of　borehole　of650m　depth

in　NRCDP　and　on　the　free　ground　in　the　same　site　during　the　Kashima－nada　Earthquake

of　Ju1y1O，1986（M＝4，9）1

Laver　No． Vs（km！s） ρ（9／cm3） H（m）

ユ

2
3
4
5
6
7
8

O．082

0．ユ45

0，23

0，40

0，48

0．32

053
2．50

1．3

1．6

ユ．7

1．7

1．9

1．7

2．0

2．5

　　3

　　5

10

　　6

　　9

　　6

371
崇崇＃

表3．6

Tab163．6

防災センターにおいて仮定

したS波速度構造．

Underground　structure
model　at　NRCDP．

Layer　No． Vs（km／s） ρ（9／cm3） H（m）

ユ

2
3
4
5
6
7
8

O．189
0．155

0，30
0，18
0，54
0，78
1，17
2．50

1．7

1．7

1．8

ユ．7

1．9

2．0

2．2

2．5

　　5

　　6

　　6

　　2

ユ81

750
800
＃＃＃

表3．7

Tab1e3．7

多摩ニュータウン（NT2）

において仮定したS波速度

構造／山水・他（198ユ）の

結果に基づく〕、

Underground　structure
model　at　Tama　NT2，which

is　based　on　the　results　of

Yamamizu，F．θ～1．（1981）．
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図3．30

Fig．3．30

仁
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Period　　（s）

岩槻における0（τ）とSH波のl　G1（2）1との比較．

Three　gain　functions　at　IWT．0，01and∫Go　are　average　amp1ification　characteristics，

gain　of　transfer　function　of　a　sedimentary　layer　for　the　SH－waves，and　gain　of　transfer

function　of　al1uvial　layer　for　SH－waves，respectively．

図3．31

Fig．3．31
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he　same　as　in　Fig．3．30．
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図3I32

Hg．3．32
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府中における0（τ）とSH波の101（2）1との比較．

Two　gain　functions　at　FCH．0and01are　the　same　as　in　Fig．3．30．
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図3．33

Fig．3．33

　　　　　　　O・l　　　　　　　　　l　　　　　　　　　lO

　　　　　　　　　　　　　　　　　　Period　（s〕

浦安における0（τ）とSH波の101（2）1との比較．

Three　gain　functions　at　Urayasu．G，01and∫0o　are　the　same　as　in　Fig．3．30．
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図3．34

Fig．3．34
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防災センターにおけるG（τ）とSH波のl　G1（2）1との比較．

Two　gain　functions　at　NRCDP．0and01are　the　same　as　in　Fig．3．30．

図3．35

Fig．3．35
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Three　gain　functions　at　Tama　NT2．0，01and∫0o　are　the　same　as　in　Fig．3．30．
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Q－4∫，浦安でQ＝5∫及ぴ多摩N　T2でQ＝75を仮定している．I　W　Tと多摩

N　T2は，地表と地中での地震観測に基づくものであり，浦安でのQは横山・他（1975）等

を参考にしたものである．嶋・他（エ985）によれば，多摩ニュータウンの同種の盛土におけ

るQは，そのS波速度が200m／s程度（関東ローム）において，9～10程度と報告されて

いる．図3．30，3．33及び3．35の結果は，18Go（2）1が0（τ）とほぼ相似な形を示し

ていると言える．即ち，G（τ）は，堆積層全体としては，s　H波に対する10、（2）1を包

絡し，その形状は，浅い構造の180。（2川に強く支配される形で推定される．

4．堆積層の地震応答（皿）

　本章では，堆積層一基盤系で発生する2次的な伝播性波動にっいて考察する．首都圏で

この種の伝播性波動を最初に指摘したのは，瀬尾（1977）である．瀬尾は，1976年山梨県

東部地震（M＝5．5）に際して，東京での観測記録に基盤上面で連続して全反射しながら堆積

層を伝播するSHパルス列を見出した．ここでは，まず4，1で，府中小規模群列観測記録に

現われた全反射伝播波をヒルベルト変換を用いて説明する．次いで，この全反射伝播波が

Love波的な卓越波となる過程を4．2で述べる．なお，府中地域での基盤は，西から東へ向

って5。～6oで傾斜しており〔鈴木・他（工985）〕，堆積層の構成も首都圏中央部と比較

して複雑である．従って，本章では，傾斜基盤と堆積層の2層構造で観測記録の解釈を行う．

4．1　傾斜基盤上面における全反射

4．1，1　記録例

　傾斜基盤上の堆積層内を全反射伝播するS　Hパルス列の記録は，山梨県東部から神奈川県

西部に至る地域の深さ20㎞程度に震源を持っ地震において頻繁に得られる．ここでは，初

めに，気象庁（東京・大手町）で得られた変位記録を図4．1に示す．上図は山梨県東部の地

震（1983年8月8日，M＝6．0）で，下図は神奈川県西部の地震（1984年6月26日，M

＝4．4）で得られたものであり，いずれもN　S成分記録である．これらの記録にある特徴は，

直達波（So）に続く基盤上面での全反射波（S1，S2，…）が少くとも2度は明瞭に識別

出来ることである．特に，直達波と第1回目の全反射波の地表記録でみられる出現間隔は，

5s程度であり，府中地域の観測で見られる3．5～4sより延びている．これは，都心部で

の堆積層が，府中地域と比較して厚くなっていることを示すものである．

　次に，鉛直観測記録も含めて，1984年2月ユ4日の山梨県東部地震（M：5．2）において，

府中小規模群列観測で得られたN　S成分波形を図4．2に示す．N　S方向は，ほぼtransverse

方向である．図中の地表記録では，直達波（So）に続いて，基盤上面での全反射波と見倣

されるパルス波S一，S2が出現している．地中観測記録にも，これらに対応する上昇波とF
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降波とを識別することが出来る．基盤上面で全反射したパルス波は，全反射に伴う位相歪の

ため，全反射する前の下降波と異なる波形として観測される．地中記録のうち，深度200m

と500mとの記録では，地表に向う上昇波と地表からの下降波は相似波形であるが，基盤内

にある深層井孔底での記録では，基盤上面での全反射のため，直達S波とその基盤内への透

過波は異なる波形となっている．基盤内への透過波は，むしろ反射波Slと類似な波形とな

っているが，これについては後述する．

4．！．2　ヒルベルト変換に基づく説明

　連続して全反射するパルス波のヒルベルト変換〔離散的な場合は，例えば，Cizek（1970）；

Saito（1974）〕を用いた理論的な扱いは，Arons　and　Vemie（1950）が音波について

行ったのが最初である．ここでは，傾斜基盤層上面で連続して全反射するS　H平面波を，図

4．3の堆積層一基盤モデルに対して，同様に扱う．
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図4．1　堆積層内における全反射伝播記録の例．気象庁（大手町）の変位計

　　　　記録．NS成分．

Fig．4．1　Displacement　seismogarams　showing　pulse　train　reproduced　by　tota1

　　　　reHections　at　the　upper　boundary　of　bedrock，obtained　at　the　JMA

　　　　（0htemachi，Tokyo）．
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Fig．4．2

府中小規模群列観測における山梨県東部地震（1984年2月14日，M＝5．2）の記録．

NS成分

Ve1ocity　waveforms　of　the　NS－component　obse耐ed　at　the　Fuchu　array　during　the　Eastem

YamanashiPref．EarthquakeofFeb．14．1984（M＝5．2）。SoisadirectSHpulse．Sl　and　S2are

SH　pulses　reproduced　by　total　reflections　at　the　upper　boundary　of　the　pre－Tertiary

basement．
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よSt 　　　　　　　　　　　W竃tFre6　Surlo仁e　　　　　　　　　　　　　⇒

㎞㎞、、、θ∴、・1θ・

　冶≡1－O㎞β　　＼
　e・2．09ノ…3　　・

Soi－Deposi－s

　　　　　B記rOCk

　　　　Re－1oc－6d

　　Incident

、θ一

＼　V・＝2・5㎞β
＼ε…5q／・m3

図4．3　府中地域における堆積層一基盤系

　　　　モデル．

Fi8．4．3　Schematic　diagram　of　the　sedimen－

　　　　tary　1ayer　and　　the　bedrock

　　　　distributed　under　and　a工ound　the

　　　　Fuchu　array．

　まず，堆積層と基盤層境界における堆積層内下降波を入射波とみなして，六（オ）とする．

このとき，境界における堆積層内反射波∫、（オ）と，基盤層への透過波∫サ（オ）は，入射波

が臨界角以上の角度で入射したとすれば，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　∫、（オ）＝cosε、・九（オ）十sinε7・乃（サ），　　　　　　　　　　　（4．1）

及び，

　　　力（オ）＝力（オ）十み（≠），　　　　　　　　　　　　　（4．2）

となる．ここに，4（オ）は力（オ）のヒルベルト変換であり，ε、は全反射に伴う反射波

の位相の進みで，堆積層及び基盤層でのS波速度と剛性率を，各々，Vs1，μい及びVs。，

μ2とすれば，

（μ1／μ2）・COSθ’

ε7　：　π一2λ，　■＝tanI1
　　　　　　　　　　　　　〉・i・2θrV．r／V．2

（4．3）

で与えられる〔Ben－Menahem　and　Singh（1980）〕．また，カ（チ）は位相進みがε’

：ε、／2で与えられ，境界面に沿って進行する波である．この波は，基盤層内において，

境界面からの深さH’ではexp（一ω∬1不／Vs、）だけ減衰する

　そこで，傾斜角θ6の基盤層上面で全反射しながら，down－dip方向へ伝播するS　H波

に対する地盤応答を考える．まず，地表面に最初に出現する直達S　Hパルス波を∫o（オ）と

する．∫o（オ）の地表面での入射角をθd＋θ。とすれば，∫o（オ）は，θ。十2θdの角度を

もって基盤層上面で全反射し，地表に再出する．地表に再出したパルス波を∫1（オ）とすれ

ば，式（4．1）より，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈
　　　∫1（オ）一c・・ε一・∫。（≠一〃11）十・i・ε1・∫。（ト〃1’），　　　（4．4）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈
となる．ここで，ε1は全反射に伴う反射波の位相進み，∫Oは／Oのヒルベルト変換波，
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　　　　　　　深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性、一木下

〃1’は／oに対して／Iが地表に現われる迄の遅れ時問である．この∫1（’）が，θ。十

4θ6の角度をもって第2回目の全反射（反射波の位相進みε2）を行うと，地表に現われ

るパルス波は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　∫。（オ）一CO・ε。・／1（オー〃5）十・i・ε。・尤（玄一〃。’）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈
　　　　　　＝…　（ε1＋ε。）・／。（≠一〃。）十・i・（ε1＋ε。）・＾（≠一〃。），

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．5）

となる．ここで，4（≠）のヒルベルト変換が一九（オ）となる性質を用いている．また，

”2＝”1＋”2’，”1＝”1’としている．この過程を繰り返せば，4（≠）が基盤層

上面で〃回全反射したとき，第〃回目の全反射に伴う反射波の位相進みをε。とすれば，地

表でのパルス列は，

　　　　　　　　　　　　〃　　　　　　　　　　〃
　　　∫（1）一／。（1）・Σ〔…（Σε！）・∫。（1一〃荊）

　　　　　　　　　　　〃＝1　　　　　　’＝1

　　　　　　　　　　　　閉　　　　　　　　　く
　　　　　　　　十・i・（211）・九（1一〃”）〕，　　　　　　（4，6）
　　　　　　　　　　　’＝1

となる．但し，観測点での堆積層の厚さを〃とすれば，

　　　κドH…θ・／…θ。，ツ。一π。・…（θ。十θ。）／t・・θパ…θ。

として，

　　　〃・一〔（・パκ。）・（ツパツ。）・・i・θ。〕／γ。、，

　　　κ洞一〃・・i・（2・十1・θ。）／t・・θパ…θ。，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4，7）

　　　ツ。一κ”・…（θ。十2・十1・θ。）／・i・（2・十1・。θ。）；

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〃：1，2，……，〃．

となる．

　次に，式（4．6）の周波数領域における表現式を求める．まず，∫（’）及び八（云）の周

波数領域における表現を，各々，F（λ）及び夙（λ）とし，〃”＝榊（≠荊）・∠τとする．

但し，λ＝ω・∠τは正規化円振動数とする．このとき，式（4．6）に基づく入出力関係は，

一91一



国立防災科学技術センター研究報告 第38号　1986年12月

　　　　　　　　　　〃　　　　　　　　荊　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　”
・（1）／凧（1）一1・2〔・。。（21、）・i・。。。（1）・。i。（Σ1、）〕・♂i州・）λ

　　　　　　　　　〃1一　　　　　　’E1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　’；1

　　　　　　　　　　　〃　　・一i｛刎（オ閉）λ一2ε11
1＋Σ・　　　　’ヨ1　；0＜λ＜π，
　　蘂＝i

　　〃　　　　　　　　〃

1＋Σcos（Σε1）　；λ＝O，±π，
　　”＝1　　　　　’＝1

　　　　　　　　　　　閉　　〃　一i｛舳（㌦）λ十2ε1｝
1＋Σe　　　　　　1己1　　；一π＜λ＜0，
　”E1

（4．8ジ

となる．但し， sgn（λ十2π）＝sgn（λ）として，

一一／二11 　0＜λ＜π

　λ二0，±π，

一π＜λ＜0，

とする．式（4．8）は，地表での直達波を入力としたとき，直達波を含む地表での観測波の

応答特性を示したものである．

　最後に，図4，2の観測結果を，図4．3で示した堆積層と基盤層の一2層モデル及び式（4．6）

を用いて解釈しよう．FCHでの堆積眉厚Hは2㎞’であり，図4．3のモデルでは，H＝L75

～2．25㎞が観測結果g説明に用いる範囲となる．また，堆積層と基盤層でのS波速度を，

各々，Vs1＝ユ．0㎞／s及びVs2＝2．5㎞／sとし，密度を各々，ρ1＝2．0g／㎝3及び2．5

g／㎝3として，θ6＝5。の傾斜を仮定する．さらに，入射波（直達波）はS　H平面波とす

る．このモデルにおいて，堆積層から基盤層への入射波の臨界角（θ。）は23．58。である．

このθσを越える入射波に対する堆積層内反射波及び基盤層内透過波の振幅及び位相進み特

性を図4，4に示す．図中で見られる様に，θ。近傍において位相特性は急変するが，反射波

及び透過波の位相進みは，各々180。及び90。へ漸近する．このような条件下で，直達S波

（So）から発生する地表でのパルス列と，基盤層境界での最初の透過波は，各々，式（4．6）

及び式（4．2）で与えられる．

　そこで，両式に基づく数値例を実測結果と比較する．その前に，全反射回数〃を決めてお

く．図4．2のパルス波So，Sl，及びS2の到来方向と見掛け速度は，地表速度記録に相互相

関法を適用すると，図4．5の結果となる．Soの到来方向は，ほぼ震央方向と一致し，．推定

された見掛け速度Vs。は，3．1㎞／s程度となる．　後続パルス波の見掛け速度は順に減少

し，基盤の進行方向への傾斜と調和している．図5．3におけるθ。は，Vsoを用いて，θ。＝

一θd＋sin■1（Vs1／Vs。）となる・このθ・に対して・地表からの反射波は・θ・十2θ4の
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角度で堆積層から今射するが・これがθ・以上ならば全反射伝播が可能となる・V・。：3・1

㎞／sとすると，この入射角は23．82⑪となり，θ、を越えるため全反射伝播する．以下では，

θ。十2θレ＝24。としてみる．〃回の全反射波の地表への入射角θ。十（2〃十1）・θ6＜90。

迄全反射可能であるから，式（4．6）において，〃＝7となる．

O

　30

8
ま60

8
；90
唱

3
£120
0一

15◎

180

Phose　odvonce

　－　RefIecfed
　　　　Tronsmiff6d

A叩1ifude
　一・‘■一．Reflecfed

　一一一一一↑ronsmiffed

　30　　　　　　　　　　60
1nciden－　ongle　　｛d6gree，

90

0
1
亘
ε
く

図4．4　堆積・層下降波を入射波とした場合，基盤面での全反射における反射

　　　　波と透過波の振幅及び位相特性．

Fig．4．4　Amp1itude…md　phase　advance　charactehstics　at　tota1reflections　of

　　　　p1…me　SH－waves．Velocity　ratio2．5（km／s）／1．O（km／s）and　density　ratio

　　　　2．5（g／cm3）／2．0（g／cm3）are　used．

E：Epicenter‘wlO．S，

E　　So

〃

S
1

S
2

w「

S

3

2
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2
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く

E
1

＞

u
◎

Φ

〉

図4．5　図4．2における直達パルス波（So）

　　　　と後続する全反射パルス波（S1及び

　　　　S2）の見掛け速度と到来方向．

Fig．4．5　Vectors　showing　azimuth　of　ap－

　　　　proach　and　apPa1’ent　velocity　of　the

　　　　SH　pulses　in　Fig．4．2．Epicenter

　　　　a■：imuth　is　re1ative　to　the　site　FCH　in

　　　　Fig．2．13．
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次に，式（4．6）の＾（オ）として，図4．2のSo波と良く似た

∫。（オ）一2〃／（玄2＋・2），

なる波形を用いてみる．九（オ）のヒルベルト変換波は，

　　　〈
　　　ム（τ）＝202／（オ2＋o2），

（4．9）

（4．ユ0）

となる．但し，αは任意定数である．式（4．6）に基づいて計算された波形を堆積層厚Hを

パラメータとして，図4．6に示す．図4．2の地震記録に出現するSo，S1及びS2に相当す

るパルス波の形状と出現時問問隔を説明していると言える．図4．6の第4パルス以後は接近

しており，図4．2の観測波から，S2迄の様な明瞭な識別は出来ない．

l
l ぺ竺

2．25

2．O

1．75

図4．6

1．5

0　　　　10S

」

Fig．4．6

基盤上面で連続して全反射した場合の地表で

のパルス列．図4．3の構造モデルを用いた計
算例．

Examp1es　of　a　direct　SH　pu1se　and　calcu1ated

pu1se　train　reproduced　by　total　reflections　at

theupPe・b㎝ndaWofbedrock．θd＝ヂand
θo＝14o　in　Fig．4．3are　used．

　直達波Soの地表からの下降波を堆積層での入射波としたとき，基盤内への透過波は式

（4．2）で与えられる．図4．7は，基盤上面での第1回全反射に伴う位相進みεプ（＝ε1）

をパラメータとして，境界における反射波（S1に相当）と透過波とを，∫。（≠）に式（4．9）

を用いて計算したものである．θ。十2θ6＝24。を図4．4における横軸の入射角としたとき，

ε。は65。となる．ε、をパラメータとした，図4．7によれば，ε、～65。程度では，反射波

（Sl）と基盤での透過波は良く似た波形となり，図4．2に示す観測結果を説明している．
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図4．7

Fig．4．7

基盤上面での全反射に伴う

堆積層内反射波と基盤内透

過波の計算波形．

Renected　and　transmitted

pulses　subjected　to　phase

shift　in20㍉ncrements　at　the

boundary，sta灯ing　with　the

original　pulse（εr＝Oo）．

4．2　全反射伝播波の特性

　傾斜基盤上の堆積層におけるS　H平面波の地震応答は，その周波数特性が堆積層厚に依存

し，かっ，分散特性を有することで，水平堆積層における応答と異なっている〔Ishii　and

Ellis（1970）〕．本節では，特に，傾斜基盤上面で連続的に全反射し，down－dip方向

へ伝播するSH波にっいて，その特性を考察する．

4．2．1　卓越波の類似性

　S　H系の波の場合，堆積層でのS波速度に対する堆積層厚の比がほぼ1／4周期となる卓

越波が生じる．傾斜基盤上面での連続的な全反射波においても，地表での記録にはこの種の

卓越波が生じる．ここでは，観測記録に現われるこの種の卓越波を整理し，式（4．6）に基

づく計算波と比較する．

　初めに，府中地域の観測点TMAで得られた山梨県東部の地震（ユ983年8月8日，M－60

及びユ984年2月ユ4日，M＝5．2）と長野県西部の地震（ユ984年9月14日，M－6．8及び同月15

日，M＝6－2）の記録から，全反射伝播によると思われる過渡応答波を，SH系の堆積層によ

る卓越振動数域で抽出してみる．府中小規模群列観測網の記録から推定されたこれらの地震に

おける直達S波部分の見掛け速度は，3．0～3．2㎞／1sの範囲にあり，その震央方向もほぼ同
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じであることから，傾斜基盤上の堆積層による類似の過渡応答が期待される．上記の地震にお

けるTMAのtransverse成分記録を，この地域での卓越周波数1／8Hzを中心周波数とする．

ん。＝0．32の帯域通過フィルタ（6．5．2参照）で処理した結果が図4．8である．帯域通過フィ

ルタで処理した波形は，いずれの地震においても類似した過渡応答を示していることが判る．

特に，地震規模の大きい長野県西部地震の本震における記録は，原波形自体がフィルタ処理

を必要としない程この振動数帯域における卓越波の様子を明瞭に示している．

↑M　A
Fi肚ered　Woves（f．：01125Hz）

　　　　　　　　　　　　　1984．2．14
へ　　　　　　　　　岨2

Originol　Woves

1983．8．8

Ma0

1984．9．15

M6．2

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　19眺．9．叱
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　M6，8

　　　　　　10s
　　　　　］
図4・8　TMAにおける全反射伝播波を帯域通過フイルタ（／。＝0，125Hz）で処理した結果．

Fig．4．8　Bandpass　mtered　waveforms　at　TMA　in　the　Fuchu　array　for　four　sh汕ow　ea血hquakes

　　　　whose　epicenters　are1ocated　in　the　weat　of　the　array．

　次に，府中地域の全観測点におけるtransverse成分記録を，山梨県東部地震（M－6．0）

と長野県西部地震（M＝6．8）とについて，各々，図4．9及び図4．10に示す．図4．9は，図4．

8と同じ帯域通過フィルタで処理したものであるが，見易くするため最大値で正規化してあ

る．この2つの地震における周期8s程度の波は，各観測点毎に酷似していることが判る．

特に，図4．10に示したFCH深層井の記録は，基盤内での入射波自体が周期8s程度の波を

充分に含んでおり，地表での波形はフィルタ処理を不用とする程過渡応答波形が明瞭となっ

ている．

　そこで，図4，3の堆積層一基盤モデルと式（4．6）を用いて，過渡応答波を計算し，観

測結果と比較してみる．比較対象観測点としては，図4．3のモデルを用いる場合，4，1で示

した様に，観測パルス列（図4．2）と計算パルス列（図4．6）とが良く対応する様に式．（4，

6）のパラメータが与えられるTMAを考える．実際，式（4．6）のパラメータの組（〃”，
”

Σε’）は，第6章6．4の推定法を図4．2のTMAの記録に用いた場合，最初の4組が（3，58
1＝一

s，77。），（6．54s，295。），（8．48s，379。）及び（工0．54s，507。）として推定される．
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図4．9

Fig．4．9

山梨県東部地震（1983年8月8日，

M＝6．0）における府中群列観測

地表速度計の記録．中心周波数
1／8Hzの帯域通過フィルタで処

理したtranSVerSe成分波．

Nom汕zedtr㎝sversecompon㎝ts
obtained　at　the　Fuchu　anay　during

theEastemYamamshiPref．E舳h－
quake　of　Aug．8．1983（M＝6．O）．

These　waves　aエe　fi1tered　by　the

bandpass　fi1ter　with　the　centra1fre－

quency　of　O．125Hz　and　the　damp－

ing　factor　of　about　O．2（乃o＝O．32）。

3CHF

　　一3

1÷一
更．1÷㌦

ξ．1÷沽
り　α5

0
Φ

＞一α5

　　3

FCH
－2750m

〈、～〉w　　　　戸

一3

KFC

．：÷へ

　10s

図4．lO長野県西部地震（1984年9月14日，M＝6．8）における深層井と府中群列観測地表速

　　　　度計で得られたtranSVerSe成分記録．

晦4．10Ve1ocitywavefo㎜softhetransversecomponentobsewedattheFuchuarrayduri㎎the
　　　　Westem　Nagano　PreL　E血hquake　of　Sep．14．1984（M＝6．8）．

一97一



国立防災科学技術センター研究報告 第38号 ユ986年12月

一方，図4．3のモデルでは，対応するパラメータの組は，〃＝1．75㎞のとき，　（3．43s，

64。），（6．70s，214。），（9．71s，376。）及び（12．38s，543。）となり，比較的良く一

致している．過渡応答の計算では，式（4．6）における入射波として，長野県西部地震にお

けるFCH深層井での記録（図4．ユ0の矢印で示した部分）と，この種の数値計算で常套的に

用いられるRicker　wavelet，

九（1）一0．5「・（・一0．5）・…（一・），

α＝π2オ2／τ8，

（4．ユユ）

を用いてみる．但し，Ricker　waveletにおいて，τ。：8sとする．図4．6と同様に，堆

積層厚〃を変化させて求めた過渡応答波形が図4．11である．但し，実線は深層井記録を，点

線はRicker　wave1etを入射波として用いた結果である．深層井記録とRicker　wave1et

とが似ていることもあり，過渡応答は似たものとなっている．特に，図4．9及び図4．ユ0にお

けるTMAの波形は，図4，11に示した∬≒1，75㎞での計算波形で説明出来る．深層井記

録を入射波として用いた場合，図4．ユ0のTMAにおける観測波形と図4．11の計算波形（実

線，〃＝1．75㎞）とは，振幅の一致も良いと言える．

H｛km〕

トペヘハ㌧25
　　　　　　　　　　　　　　　　2．25

トベベ（トー2。

1．75

1，5

0　　　　10S

」

図4．11

Fig．4．11

図4．3のモデルに基づく過渡応答波

の例．実線及び点線は，入カ波とし

て，図4．ユOの深層井記録（矢印の部

分）と周期8sのRicker　waveIet
を各々用いた結果．

Response　waveforms　ca1cu1ated　for

the　two1ayers　mode1withθd＝5．and

θo＝14o　in　Fig．4．3．As　the　incident

wave　for　the　response　showing　by

so1id1ine，the　data　between　two　ar－

rows　in　Fig．4．10，obtained　at　the

bottom　of　the　Fuchu　decp　borehole，

are　used．The　Ricker　wave1et　with

predomimnt　period　of8second　is　us－

ed　as　the　incident　wave　for　the

response　shown　by　dotted1ine．

4．2．2　位相速度特性

　前節のモデル言十算で得られた図4，6では，堆積層厚∬＝2㎞の場合，全反射伝播の影響

は，少くとも，直達波から25s程度は継続している．この直達波を含む伝播性波動の特性は，

Love波との比較において興味あるものであり，ここで考察する．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　まず，周波数一波数スペクトルを用いて，全反射伝播波の見掛け速度の分散特性を求め

てみる．考察対象とした記録は，山梨県東部地震（ユ983年8月8日，M－6．0）における

transverse成分で，図4．12に示すものである．周波数一波数スペクトルは，図中に矢印

で示した区間25sを用いて推定した．府中小規模群列観測網では，観測点問の最短距離が

約3㎞であるため，推定対象となる波の波長は6㎞を越えるものである．また，この観測網

は，直径が約6㎞であり，この程度の波長に対する周波数一波数スペクトルの推定に適した

ものである．これ以上の波長の波に対しては，波長が大きくなる程スペクトル・ピークがぼ

けてくる．比較的安定したスペクトル・ピークが求まるのは，波長が観測網の直径の数倍程

度の波に対して迄である．即ち，府中での観測網で周波数一波数スペクトル推定に都合の

良い波は，波長が6～18㎞程度のものである．図4．12に示した記録を用いた場合，6～18

㎞程度の波長が換算される周波数一波数スペクトルを持っ波の周期は，5～8s程度であ

った．図4．13に周期5～8sに対する波数スペクトルの推定結果を示す．図中の数字はdB

単位である．図4．13から読みとれる主たる波の到来方向は，ほぼW方向である．震央方向が

W20o　Sであるから，主たる波の到来方向は西側へ偏っており，図4．5で示した全反射した

パルス列S一及びS2の到来方向と同じ傾向を示している．この到来方向の偏りの原因につ

いて，いまのところ明確な説明は無い．観測網を通過する波の見掛け速度特性は，周波数一

波数スペクトルのピーク位置から，図4．ユ4の白丸で示す結果となり，分散性を示している．

　次に，この分散特性を，式（4．8）のフーリエ表示から得られる位相速度の分散特性と比

較する．このため，2点問の平均位相速度特性を，フーリエ位相特性の差と直達波の到来時

C　HF

Mo一．Ve1oci－y

　　lζrn／S〕

　　1．59

l　NG

HFC

　　　1．93

～伽竹ww

2．09

FC　H 2．13

KFC
2．50

TMA
　　　　　　2．66

㎞
←一」一」一→　　　　10・
　　　　　　　　　　」

図4．12山梨早東部地震（1983年8月8日，

　　　　M＝6．0）における府中群列観測
　　　　地表速度計で得られたtranSVerSe

　　　　成分記録．

Fig．4．12　Transverse　component　velocity

　　　　waves　obsewed　at　the　Fuchu　sur－

　　　　face　array　during　the　Eastern

　　　　Yamanashi　Pref．Earthquake　of

　　　　Aug．8．1983（M＝6．0）．The　da喚

　　　　between　two　arrows　are　used　for

　　　　estimating　the　frequency－wave－

　　　　number　spectra．
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　　　　　　　　（o）　　　　　　　　　　　　　　　　　　（d）

　図4．13図4．12の矢印の部分における波数スペクトル：（3）周期5s；（L）周期6s；

　　　　　（6）周期7s；（d）周期8s．

Fig．4．13　Frequency－wavenumber　spectra　estimated　by　using　the　data　shown　in　Fig．4．12．Centr副

　　　　periods　of　bandpass　fi1ter　aTe5sec（3），6sec（b），7sec（o），and8sec（d）．

問差から求める〔B身th（1974）〕．堆積層厚〃が1．75㎞と2．0㎞との2点問におけ．る平

均位相速度特性は，図4．ユ4に点線で示したCとなる．実測結果の方が幾分大きいが，傾向

の似た分散性を示している．また，山水・他（1981）がFCHの深層井を用いて行ったS波

速度検層の結果に基づいて，堆積層を3層から成る平行層とした場合（図2．ユ2（a））のLove波
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

の基本及び1次モードの位相速度特性を，図4．14に，各々，ム。及びム、として示す．2種類

の位相速度特性C及びムoは，ほぼ同様の分散特性を示しており，連続する基盤上面での全反

射がLove波的な波を生成することを裏付けている．

Φ
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？

≧
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ξ
1
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2
皇
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呈10
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◎一一…Es－imoted
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O
　1◎1　‘
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’

’’

’

L
1

‘

’

◎！
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一・C．’‘．

1．O
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20

2　　　　5　　　10　　20
　　Peri◎d　　（s）

図4．14周波数一波数スペクトルから得ら

　　　　れる見掛け速度と全反射伝播波の

　　　　平均位相速度Cの比較．ムoは堆
　　　　積層を平行3層で扱った場合の

　　　　Love波基本モードの位相速度特性．

Fi註。4．14　Comparison　between　the　apparent

　　　　ve1ocities　estimated　by　the　peaks　of

　　　　wavenumber　spectra　of　Fig．4．13，

　　　　and　two　ca1cu1ated　phase　velocities

　　　　d・・ig・・t・dbyC㎝dム。．Ci・

　　　　average　phase　velocity　of　the　waves

　　　　reproduccd　by　totaユrefIections　at

　　　　th・・pP・・b㎝・d・・y・fdipPi・g

　　　　bedrock，and五〇isthephase・eloci－

　　　　tyoffundament副mode　Love　wave

　　　　based　on　the　underground‘struc＿

　　　　ture甲ode1shown　in　Fig，2．12（a）．

4．2．3　都心部堆積層への応用

　府中地域の山梨県東部の地震等の記録にみられるLove波的な卓越波は，入射S　H波が傾

斜基盤上面で全反射しながら堆積層を伝播した結果として生じたものとして説明することが

出来た・一方，都心部では，Love波的な波の成長が，府中地域の様にS波到達直後ではな

く，’その30～40s後から観測されている．図4．15はその1例であり，長野県西部地震におけ

る気象庁1倍強震計（大手町）のS　N成分記録である．そこで，府中地域の観測記録の説明

に用いた方法で，都心部におけるLove波的な波の成長を考察する．

　都心部は，府中地域の様に基盤傾斜角は大きくなく，ほぼ平坦であるとされている．した

がって，図4．3のモデルを多少変更して，図4．ユ6に示す2つのモデルを扱うことにする．両

モデルとも，11）は堆積層を，（2〕は基盤を各々示す．また，S波速度等は図中に示した値を用

いた・式（46）の∫o（チ）に相当する入射波としては，τ。二8sのBerlage関数：
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S
［1・・

N O 60s

図4．15

Fig－4．15

長野県西部地震（1984年9月14日，M＝6．8）における気象庁1倍強震計（大手町）

のSN成分記録．

Disp1acement　wavefom　ofthe　SN－component　obtained　at　the　JMA（0htemachi，Tokyoプ

duri㎎the　Westem　Nagano　Pref．Ea汕quake　of　Sep．14．1984（M＝6．8）．

Mod●l　l
　　　　　　　X■O

X←
｛1，

3．．
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図4116

Fig．4．16

都心部での全反射伝播波を考察するための堆積層一基盤系モデル．

Two　mode1s　used　for　calcu訓ting　the　earthquake　responses　at　about

γ＝50－60km，where　corresponds　to　the　central　pa1110f　Tokyo．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

川一／∵岬（2．2岬．、（2、れ、、玄＜0，

オ≧0，

／（一

を用いた．回折波を考慮せず，直達波と全反射波のみを合成した結果をモデル1及び2に対

応して，各々，図4．17（a）及び（b）に示す．都心部に相当す亭κ＝50㎞前後の範囲での計

算波形には，いずれのモデルにおいても，S波到達後しばらくしてLove波的な波が成長し

ていることが判る．都心部に現われる卓越波に，基盤上面における連続的な全反射波の寄与

が大きいことが，これらの計算波形からも推察される．なお，現在，この地域においては，

府中観測網より大きな地表群列観測網を展開中（昭和59年～63）であり，記録の蓄積を持っ

て詳細な検討を行う計画である．

Mode11 川一m〕

66．78

　　　　　Mode12

舳　　　1
　　　　　二

x‘km〕

60

〃、70 55

洲・　　1
　　　　　→

50

28．62 45

一∴小
。差　ト1

4o

35

（a） （b）

0　　　　　　30s

図4．17

Fig．4．17

図4．16のモデルに基づく全反射伝播波の例．（3）及び（b）は，モデル1及び2に

対応する．入射波として，周期8sのBer1age関数を用いた．

Ca1cu1ated　response　waveforms　for　two　models　in　Fig．4．16．The　Ber1age　function　with

the　predominant　frequency　of　O．125Hz（8second）is　used　as　the　incident　wave　with

θo＝14。：（8）mode11；（b）mode12．
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5．結　　論

　我国の首都圏は，厚さ数㎞に及ぶ堆積層の上に構築されている．周期0．2～10sの地表強

震動特性は，この新第三紀及び第四紀の地層から成る堆積層の地震応答特性にかなりの部分

が支配されている．本論文では，堆積層の地震応答を凍層井を中心とする強震観測の結果に

基づいて推定し，以下に述べる様な結果を得た．

　｛1）首都圏における先第三紀基盤内での地震動のスペクトル特性を非減衰速度応答スペ

　　　クトル（フーリエ振幅スペクトルの上限）の領域でモデル化した．これは，堆積層の

　　　地震応答特性を地表の強震記録を用いて評価するため，堆積層への入力となる基盤地

　　　震動特性を予め策定することを目的としたものである．本論文では，マグニチュード

　　　と震源距離をパラメータとする平均応答スペクトル評価式を用いて，震源域の違いに

　　　依る2種類の経験式を作成した．1つは，火山フロント東側で発生する深い地震を対

　　　象とするものであり，他の1っは，火山フロント周辺及びその西側で発生する浅い地

　　　震を対象としたものである．

　（2〕堆積層におけるS波の内部減衰特性を深層井記録及び深層井と地表との同時記録を用

　　　いて求めた．S波のQは，∫＝0．1～3Hzの周波数域で，Q＝50／が第1近似と

　　　して妥当であるという結果を得た．これによって，堆積層と基盤の速度構造が既知な

　　　地域において，S　H波に対する現実的な伝達関数を評価する．ことが可能となった．

　13〕堆積層への入力地震動特性として，11）で得た結果を用い，堆積層における平均的増幅

　　　度特性を0，2～2sの短周期域で推定することが可能であることを示した．増幅度特

　　　性の評価が非減衰速度応答スペクトル領域でのものとは言え，地表の強震記録のみか

　　　ら特性の絶対量が評価出来るということは，首都圏における数多くの強震計の活用範

　　　囲を有意に拡大するものである．なお，増幅特性の最大倍率は，ユ0～40程度の範囲で

　　　あった．

　（4〕堆積層と基盤の境界で2次的に発生し，堆積層内を伝播する波動は，地表での強震動

　　　継続時問を引き延すため重要である．この種の伝播性波動で，最も基本的なものは，

　　　傾斜基盤上面で連続して全反射しながらdown－dip方向へ堆積層内を伝播するもの

　　　である．本研究では，この様な伝播形態を示すS　Hパルス列とパルス列がLove波的

　　　な卓越波となる過程を府中小規模群列観測での記録を用いて確認することが出来た．

　　　一方，基盤上面での全反射波が入射波とそのヒルベルト変換波で合成されることを利

　　　用して，上記の観測事実を説明出来ることを示した．

　以上が本研究で得た結果であるが，今後引き続いて考察せねばならない課題がある．特に

重要な課題は，堆積層表面波の生成過程を首都圏中央部での観測事実が説明可能となる様に

構築することである．本論文では扱わなかったRayleigh波型の堆積層表面波にっいても，
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　　　　　　　深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

首都圏堆積層によると見傲される周期6s程度の波の重要性は多く指滴されており，併せて

考察すべき課題である．これに付随して，堆積層表面波の生成過程を対象とする群列観測網

を充実させる必要がある・房総半島南部及び関東平野南西部と首都圏中央部で深層井を含め

て現在展開している観測網とを結ぶ配置での観測点は今後増設せねばならない．

6．地盤応答推定法

　地表と地中に設置された地震計による同時観測は，地震時における地盤の振動特性を把え

るための最も基本的な方法である1・・・…．θ1・1・（19・・）〕．この種の鉛直群列観測は，

地盤が水平多層構造で近似出来るとき，最も有効なものとなる．水平群列観測は，見掛け速

度に基づく地震波の構成波群の識別も含めて，地盤の非成層構造を考察するのに有効である．

　本文で取扱った記録の中でも，この種の群列観測で得られたものが大きな部分を占めてい

る．この章では，これらの群列観測記録に基づいて地盤振動特性を推定する方法について述

べる・初めの・節は，舶群列観測記録に基づ／泉層構造地盤の応答推定法であり，残りの

2節が水平群列観測記録に関する処理法である．なお，この章での記述は，2変換法に基づ

くディジタル・フィルタを基調としている．また，地震波はS　H系の波を対象とする．

6．1　平行多層地盤の観測系

　地表と地中に設置された地震計の同時記録に基づいて地盤の振動特性を推定するためには，

地表記録が地中記録と地盤の伝達由数のインパルス列のたたみ込みで表現出来る様に伝達関

数を構成する必要がある．地震記録の時系列に直接適用出来るのは，伝達特性を2変数の有

理関数で表現したものである．ここでは，S　H波の斜め入射に対する平行多層地盤の伝達特

性を2変数の有理関数で表現し，観測時系列と対応させる方法を述べる〔木下（1981；

1986）〕．

6。工。1　伝達関数の2変数による表現

　半無限最下層上の水平多層地盤にっいて考える．水平多層地盤は，これを分割して得られ

るぞ個の薄層から構成されるとする．各薄層は，各々均質な媒体からなり，S波の通過時間

が共通に4τ／2であるとする（Equal　time　layered　model〔Koeh1er　and　Taner

（ユ977）〕）．さらに，各薄層は，地表側から番号付けられているものとする．この様な多層

地盤において，第々層のインピーダンスを，この層での密度ρ尾（g／㎝3），S波速度V后（㎞

／s）及び入射角θ后を用いて，α1后＝ρ尾V尾cosθ尾（最下層でのインピーダンスをαρ十1）

とすれば・第冶層と第（后十1）層との境界における第（々十1）層内上昇波の反射係数は，

㌦＝（αム。1一α尾）／（α冶。、十α后）である．このとき，水平多層地盤の伝達関数に対する

Haske1lの行列法による表現は以下の様になる．
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　まず，第々層を伝播する第（冶十1）層との境界における上昇波及び第（々一1）層との

境界における下降波の2変換を，各々，X尾（2）及びX尾（2）で記述する．ここで，　2＝

exp（iλ），λ＝ω・1τ（1λ1≦π）である．但し，　ωは円振動数であり，λを正規

化円振動数と称する．Haskellの行列表示では，第后層と第（々十1）層の間で，

にllllll」一（1｝・舳・に1：llj；・・后・カ・
（6．1）

なる関係がある．ここに，

一一∴j， （6．2）

であり，κo＝1及びXo（2）＝0とする．そこで，

州一111111111111：ll」

　　后
…　∬Q”（2），

　閉＝o
（6．3）

及び，

　　　后
∫后≡17（1＋κ蜆），
　　　閉＝0

（6．4）

なる記号を用いれば，式（6．1）から，3種類の伝達関数0。（2）（地表観測波のフーリエ

特性／最下層入射波のフーリエ特性），G、（2）（地表観測波のフーリエ特性／最下層観測

波のフーリエ特性），及びG。（2）（最下層観測波のフーリエ特性／最下層入射波のフーリ

エ特性）が各々，

G・（・）≡X。（・）／・一％・Xρ十、（・）

　　　　：㍉／2■％・o、、1別（2），
（6，5）
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01（・）≡X。（・）／（・一％・Xカ、、（・）・Xρ十、（・））

　　　　一・力／（ズ％・・、、｛川（・）・α、、工川（・））， （6．6）

及び，

・・（・）一（・一％・・1・1（・）ゾ1・1（・））／ズ％・・州（・）

　　　　一1・α、、｛ρj（・）／・一％・・、、1列（・），

として定義される．

　そこで，式（6．1），（6．2），及び（6．3）から得られる2つの関係式：

　　　・1、㈹（・）一・％・α、、‘点11工（・）・κパα、、州（・），1く々≦ク，

及び，

　　　・。、㈹（・）一・一％・・、、｛ト1j（・）・π尾・、、1ト1j（・）；1≦后≦力，

を用いれば，

　　　α、1㈹（・）一・％・σ、、㈹（ズi）；0≦々≦ク，

が数学的帰納法により証明される．また，式（6．8），（6．9），及び（6．ユ0）から，

　　　α11㈹（2）＝2％・〔01、‘冶一1j（2）十κ左・0、、1冶一1〕（ズ1）〕；1≦后≦カ，

なる漸化式が得られる．ここに，α11‘Oj（2）＝2％　とする．さらに，変換：

　　　・烏（・）一ズ州’2・・、1㈹（・）；0≦后≦ク，

により，式（6．11）は次式となる．

　　　σ尾（2）＝0ト1（2）十κ后・ズと・0冶．1（ゼ1），　　1≦冶くク

ここに，αo（2）＝1である．式（6．ユ3）から，0后（2）はズ1の多項式で，

　　　　　　　　　　　為
　　　○后（2）＝1＋29”㈹・ズ荊，
　　　　　　　　　　加：工

とすれば，

（6．7）

（6．8）

（6．9）

（6．ユ0）

（6．1ユ）

（6．12）

（6．13）

（6．ユ4）
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　　　9ゐ㈹＝κ尾　；　1≦々≦ク，

及び，

　　　9荊例：9荊｛点一1〕十9后㈹・9尾㌻エエ；　1≦〃≦々一1，

が得られる．結局，式（6．ち），（6．6），及び（6．7）は，各々，

　　　G。（・）一・パ・■5／α力（ε）

　　　　　　　　　　　　　　ρ
　　　　　　　＝㍉・ε一ム／Σ9后｛川・2■左，

　　　　　　　　　　　　　后三0

　　　Gl（2）＝3力・ズ5／（αρ（2）十ズρ・αク（ズ1））

　　　　　　　　　　　　　　ρ
　　　　　　一・パガδ／Σ（91｛川・9μ）・・■后，
　　　　　　　　　　　　　后二0

及び，

　　　G。（・）一1＋ガρ・ρ（・1’）／・ρ（・）

　　　　　　　　　　ク　　　　　　　　　　カ
　　　　　　＝1＋Σ9μ・2一左／29〃・ズ左，
　　　　　　　　　　治＝O　　　　　　　　　尾＝0

となる．但し，9o‘クj＝1及び6＝ク／2とする．一また，G1（1）＝1から，

　　　　　　　ρ
　　　∫ρ一2Σ9〃，
　　　　　　尾：O

となり，式（6．18）は，

　　　　　　　　ρ　　　　　　　　　力
　　　G1（2）＝29点・ガあ／Σみ・2■后，
　　　　　　　　后＝O　　　　　　　　冶＝O

となる．但し，

9ド（ψ・9μ）／（9．1・十9〃）； 0≦為≦ク，

（6．ユ5）

（6．16）

（6．ユ7）

（6．18）

（6．19）

（6．20）

（6．21）

（6．22）

である．

　地盤の伝達関数を式（6．21）の様に解析的に表現する一般論は，Kobori　and　Minai

（1969）によってなされている．2変数の有理関数による式（6，21）の様な地盤の伝達関数

表現は，実際の水平多層構造をさらにEqual　time　layered　modelで取り扱うことによ
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り得られたものである．しかしながら，地震波記録を時系列として扱い，地盤振動特性の推

定を目的とするならば，これらの表現は最も現実的なものとなる．特に，式（6．21）により，

地表と最下層に設置された地震計記録の時系列は直接結びつけることが出来る．

　さて，式（6．21）及び（6．22）によれば，01（2）の分母はガ1の鏡像多項式であり，そ

の根は全て2一平面上の単位円上にある．2一平面の単位円上にある伝達関数の極を単位円

内へ移動させ，発振しない地盤振動を得るためには，地盤での内部減衰が要求される．各層

が均質媒体からなる場合，内部減衰の導入は，周知の様に，周波数パラメータの変換により

行われ亭・即ち・01（2）において，正規化円振動数λを

λ（’i／Q）％≒λ一iλ／2Q，．ρ》1， （6，23）

で置換することにより，地盤のQが導入される〔Kobori　and　Minai（1969）〕．式（6．

23）によれば，

Q＝λ／264， （6．24）

の様に，Qが周波数に比例する場合には，01（2）におけるズ1をexp（一～）・ズ1と

置換することにより，内部減衰が導入される．3．1で述べた様に，地盤のQは，第1近似と
　　　　　　　　　　　　　　　　　　、
して，式（6．24）の形をとるため，G1（2）の表現式（6．21）は，その有理関数の形を保持

出来るという都合の良さがある．内部減衰を含むG、（2）の表現式から，卓越振動数におけ

るQは，01（2）の特性方程式の複素共役根｛㌦・exp（±iλ后）｝を用いて，

◎一一π・／パ〃／1・・尾，ムーλ1／2π・〃， （6．25）

と評価される．ここで，∫尾（Hz）はG1（2）の固有振動数（亀地盤の卓越振動数）である．

6．1．2　観測系モデル

　ここでは，格子型逆フィルタを用いて，地表及び最下層に設置された地震計による観測系

を図示する．格子型フィルタは，音波の層構造伝播を扱うために用いられたものであり〔板

倉・斎藤（1969）；Riley　and　Burg（1973）〕，SH波の成層構造に対する応答と等価

応答を持っ様な回路構成に利用することが出来る．6．1．1で述べた様に，水平多層地盤のS

H波に対する応答特性は，各層の上層波の反射係数列｛κ”｝のみで記述される．格子型逆

フィルタも，この係数列｛㌦｝のみでその特性を記述することが出来る．

　まず，図6．1に示す全極型の逆フィルタを考える．この図で示されている各演算要素は，

図6．2に示す作用をするものとする．図6．1において，反射係数列｛㌦｝がDurbin－Le－

vinミonの漸化式〔例えば，Clarebout（1976）〕を満たすとすれば，図6．1の格子型逆

フィルタの入出力間の時系列は，図の記号を用いて，
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X｛n）

ヌ1・）

Σ

Σ

←k

Z
・1

一一一一一Σ

一1

P→

y㈹

図6．1

Fig．6．1

全極型逆フィルタ．

A11－pole1attice　representation　of　linear　autoregressive　fi1tering．

川U・ifd・Ioy　・iln1

　　　　　　　　　X　i｛nl
－2，Adder
　　　　　　　　　xj｛n，

　　　　　　　　　X　i｛nl
｛引MulfipIier

　　　　　　　　　xj‘n，

　　　　　　　　　x　i｛nl
‘4，C◎rrelcl†or

　　　　　　　　　xジn，

．l

Z

Σ

1i｛n－1，

Xi‘n，十Xジn，

Xi｛n，’Xj‘n，

一・［・1・，研

一・［帝j1研

　　　　　　　　　　　図6．2　格子型フィルタに用いられる演算要素．

　　　　　　　　　　　Fig．6．2　0perators　used　in　lattice　fi1ters．

　　　　　　　　ク
　　　ツ（・）十Σ9〃・ツ（トノ）一κ（・），　　　　　　　　（6．26）
　　　　　　　ノ＝1

　　　　　　　　　　ク
　　　ツ（”一ク）十29ノ列・ツ（〃一カ十ノ）＝7（〃），　　　　　　　　　　（6－27）
　　　　　　　　　ノ＝1

及び，

　　　ρ　　　　　　　　　　　　　　　　ρ
　　　〃ノ川・7（トノ）一〃μ・・（グプ），　　　　　（6．28）
　　　卜O　　　　　　　　　　　　ノニO

なる関係式を満たす〔例えば，Robinson（1983）〕．したがって，図6．3に示す様に，格

子型逆フィルタを組み込んだ観測系に対しては，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一110一
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X（n，

．一　　　　y（・，

Z
Σ inverse　fHter

ヌ（n）

SpI

加1

ex　p（一C　d・n）

｛＝ト⇒　・一n

図6．3

Fig．6．3

逆フィルタを用いた地表一地中観測系の表現（上図）と

0が周波数に比例する場合の減衰特性導入法（下図）．

（ρカρε■ρ07〃o〃）B1ock－diagram　representation　for　an

equiva1ent　observation　system　which　has　two　seismo－

meters　insta11ed　both　on　the　free　ground　and　at　the　bot－

tom　of　boreho1e．Obse耐ation　waves　on　the　free　ground

and　at　the　bottom　of　boreho1e　are　designated　byフand文，

respectively．0bservation　wave夕is　composed　of　two

waves，incident　wave　x　and　back　scattered　wave文．

0perator　z■わp1ays　one－way　time　de1ay　and　gain　factor

oflayered　system　is　designated　by∫ρ．This　diagram　is　us－

ed　to　mode1the　ea11二hquake　response　of　mu1ti－1ayer

system　for　SH　waves．（五〇wθ7ρo〃o〃）Exchange　ofde1ay

operator　due　to　illtem創attenuation　with　gα∫（cd＝nor－

marized　circu1町frequency／2g）．

ρ　　　　〈
Σ9ゴ｛列・ツ（〃一プ）

卜O

＝　3ク・κ（〃一6）， （6．29）

及び，

　ク

Σ
ノ＝O

（9ノ川十4ξシ）・㌻（〃一ノ） 　　　　　　〈
＝　3ρ　・∬（〃一6） （6，30）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　　～　　　　　　　　　〈

が成立する．ただし，”（〃）＝κ（〃）十κ（〃），ツ（〃）二3ρ・ツ（〃一6）である．式

（6．17），（6．18），及び（6．19）の右辺第2項の入出力問で満たされるべき関係式は，式

（6．29），（6．30），及び∴（6，28）そのものである．故に，図6．3に示した観測系モデルは，
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S　H波の水平多層構造に対する応答と等価な特性を考察するために用いることが出来る．6．

1－1で述べた様に，地盤のQを式（6．24）で与えたときは，図6．3の下部に示す様に遅延作

用素を置換することにより，内部減衰を導入することが出来る．

6．2　伝違関数推定法

　本節では，式（6．21）に基づいて，G、（2）を推定する方法を考察する．0、（2）を推定

対象とした場合，最初に決定すべきことは，推定に用いる記録部分である．この決定に対し一

て，01（2）の入出カ間で成立する統計的性質が重要な役割を果たす．まず，この統計的性

質について述べる．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　〈　図6．3でみられる地表及び最下層での観測記録｛ツ（〃）｝及び｛κ（〃）｝の2変換を，
　　　〈　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　〈

各々，γ（2）及びX（2）とする．γ（1）：X（1）＝0とすれば，式（6．21）から，

地表と最下層での観測時系列の相互相関々数は，

　　　　　　　1　　　〈　　　　〈柵（冶）≡　μ（・）・γ（・一1）・・ト1れ
　　　　　　2πi

　　　　一（メ9閉）一1・差9パ榊（え十わ．。）

　　　　　　刎：O　　　　　　　“＝O

（6．3工）

となる．ここで，

　　　　　　　1　　　〈　　　　〈杵チ（々）≡　　　5γ（2）・γ（グ1）・〆一1〃
　　　　　　2πi

は地表記録の自己相関々数であり，遅れ時間々・∠τは々で略記されるとする．式（6．31）

において，9后：9ρ一后なる鏡像関係と抑チ（冶）＝抑デ（一后）なる偶関数関係を利用すれ

ば，灰好（后）二R抑（一冶）が得られる．この統計的性質は，S　H波が斜めに入射しても

保持されるものであり，水平多層地盤におけるS　H波の多重反射状態を知る重要な性質であ

る．即ち，G1（2）の推定には，R好（・）が士6・」τの近傍でピークを持っ偶関数形状

となる推定区間を用いるべきである．

　以下では，上記形状を持っR村（・）の推定区問において，G1（2）を推定する2つの方

法を考察する．

6．2．1　L　P　Cケプストラムを用いる方法

　地表観測波は，01（2）のインパルス応答と最下層観測波のたたみ込みで表現される、0、

（2）の推定とは，このたたみ込まれた信号を分離し，G1（2）のインパルス応答に相当する

ものを何らかの形で抽出することである．この種の信号分離には，ケプストラムという効率

の良い技法〔Oppenheim（1969）〕があり，ここでは，01（2）の推定に利用してみる．
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まず，式（6．21）と観測波の2変換との関係を，

〈　　　　　　　ρ　　　　　ρ　　　　　　　　　　　〈
7（2）＝（2み／Σみ・ズ后）・ズムX（2），
　　　　　　由＝0　　　　后＝O

（6．32）

として見直すことにする．この式の意味するところは，最下層観測波の時間軸を6・∠τだ

け遅らせて扱えば，G1（2）から2・6の項を除くことが出来るということである．ただし，
　　　　　　　　　　　　・ρ
これに伴う減衰特性分は2み　の方へ移ることは言うまでもない．そこで，6．2．1では，
　　〈　　　　〈　　　　后一〇
ズムx（2）をx（2）として扱うことにする．

　　　　〈　　　　　　　　　　　〈
　次に，γ（を）及びX（戸）が自己回帰モデルで近似出来るとする．式（6．32）に対応する

推定形式は次式となる．

　　　カ　　　　　　　　　　　　　ρ　　　　　　　　　　　　　ク
σ・侶州’ガ后＝σ・14α・1（冶）・｛11侶α1（尾）・ズム（…）

ここで，｛α夕（々）｝及び｛吟（冶）｝は，各々，地表及び最下層観測記録から推定される回

帰係数列である．また，σ32とσ倉2は，これらの回帰係数に付随して推定される予測誤差

の分散である．　｛α8、（冶）｝及びσ8、は，0一（2）を推定するために必要なパラメータで，

以下の様に求まる．ただし，式（6．33）で，吻（0）＝α2（0）＝αg、（O）＝1とする．

　自己回帰モデルから求められるケプストラムによれば，式（6．33）は，辺々の対数をとる

ことにより，

差・；（后）・グ1一差・、、（尾）・・一1・差・、（后）・戸

ト0　　　　　　　尾＝0　　　　　　　トO

　　　　　　　　　　〈　　　〈となる．ここに，づ二κ，ツ及び91としたとき，ケプストラム係数は，

　　　6’（0）二1nσ’，

及び，

　　　　　　　　　　　　　　1　ト1
　　　o’（〃）＝一α’（”）一一Σα‘（治）・（〃一ん）・o’（〃一后）；
　　　　　　　　　　　　　　”　后＝1
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1≦〃≦ク，

となる〔Opp㎝heim（1969）〕．逆に，回帰（予測）係数は，

　　　σゴ　＝　exp　（6‘（0））　，

及び，

　　　　　　　　　　　1　閉一1
α’（〃）二一6ゴ（〃）一一2αゴ（々）・（〃一后）・oゴ（ト々）；
　　　　　　　　　　　”　トー

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1≦〃≦カ，

（6．34）

（6．35）

（6，36）
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となる．自己回帰モデルの線形予測係数（Linear　Prediction　Coefficient）から，式

（6．35）に従って得られるケプストラムは，通常LPCケプストラムと言われるものである．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　以上のことから，G、（2）の推定手順は次の様になる．まず，｛ツ（〃）ぱ＝、及び｛κ（κ十

5）｝”竺、に自己回帰モデルを適用して，回帰係数と予測誤差の分散を求める．しかる後に，

式（6．35）を用いて｛62（〃）｝ζ、。及び｛0夕（〃）｝ξ、。を求める．

　　　・麦1（・）一・夕（・）一・2（・），0≦・くカ，　　　　　　　（638）

であるから・これを式（6・36）に用いて｛αg、（〃）｝ζ一、及びσg、を得る・2－5を元に戻せ

ば，ol（2）は，

　　　　　　　　　　　　　　ρ
　　　G1（・）一σ。、・・■あ／2％、（・）・・一”・　　　　　　（6・39）
　　　　　　　　　　　　　”三〇

として推定されたことになる．

　G1（2）の推定方法は以上の通りであるが，ケプストラムを用いることによって生じる2

つの注目すべき事実がある．その1っは，地盤の群遅延時間の推定である．ここでは，地盤

における伝播時問分（オフセット）を除いたメ・G1（2）の群遅延時問特性を考える．まず，

　　　・…、（・）一■・、（eil）．・e－iθ・1（λ），　　　　（。．。。）

とすれば，式（6．34）のケプストラムを用いて，

　　　1・・δGl（・）一1・lGl（・iλ）1－iθ。、（λ）

　　　　　　　　　　　力　　　　　　　　　　　　　　　　ρ
　　　　　　　　　　＝Σ・・、（”）・・…λ一iル。、（・）・・i・・λ・　　（6・41）
　　　　　　　　　　　〃＝O　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　”＝1

となる．群遅延時問特性㌔、（λ）は，式（6．38）より，

　　　　　　　　　　　6　　　　　　　　　ク
　　　≠・1（λ）…”’τθ・1（λ）：”’、｛”’ol、（”）’…”λ・　　（6・42）

となる．式（6．41）は，内部減衰を考慮した場合，zδG1（2）の全ての極が2一平面の単

位円内に在る最小位相推移関数となるため，〆G、（2）の対数振幅特性1n　l　G、（eiλ）1と

位相特性θg1（λ）とがHi1bert変換対で表現されるという事実をケプストラムを用いて表現し

たものである．

　もう1つの注目点は，ケプストラムの原点である．ケプストラムの原点0g、（0）は式（6．

35），（6，20）～（6－22），及び（6．4）より，01（2）の2・あにかかる減衰も含めて，次式

となる．’
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　　　　　ρ一1
・・、（0）一Σ1・（1＋κ1）一6・λ／Q。
　　　　　尾＝O

（6，43）

従って，地表と最下層における観測時系列を中心周波数ムの帯域通過フィルタで処理した

後に，各々のLPCケプストラムの原点を求めれば，地盤の／。kおける1／2Q（九）は，

　　　1・・州）一／511・（1・1冶）・・。（・、九け1。、九）〕／πい〃，

　　　　　　　　　　　后＝O
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（6，44）

となる．

6．2．2　最尤法による推定

　6．2．1で扱った方法は，通常のフーリエ振幅比やパワー・スペクトルの平方根比を用いる

方法の様なモデル・フリーの推定ではなく，多重反射状態を考慮したモデルを規定して推定

することに意味を持っものである．しかしながら，いずれの方法においても，入射波はS　H

波のみで構成されているとしている．現実の観測記録から純粋なS　H波のみを分離出来るな

らば，いずれの方法でも充分な推定結果が期待出来よう．ところが，実際にこの種の方法で

推定した結果は，数値計算で期待される様な増幅特性の“切れ”はなく，S　H波以外の波の

混入を暗に示している．

　本節では，前節同様にG正（2）の型を保持しながら，入出力問にこの型に適合しない雑音

が加味された状態でG1（2）を推定する方法にっいて述べる．まず，式（6．30）に基づいて，

次の様な推定用モデルを考える．

　　　ρ　　　　〈　　　　　　　ρ　　　　〈
　　　Σα（后）・ツ（・一后）一Σα（々）・κ（・一ろ）十・（・）．　　　　（6，45）
　　　后＝O　　　　　　　　　　　　　后三0

　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　　〈
ここに，｛”（”）｝ζ、、及び｛ツ（”）｝ζ、1は各々正規過程とし，E〔・〕を・の期待値を

　　　　　　　　　く　　　　　　　　　　　　　く
示すとしたとき・E〔κ（〃）〕＝E〔ツ（〃）〕：0とする。また，｛〃（〃）1ζ、、は観測雑音

過程であるが，これを通常の時系列モデルの様に正規性白色雑音過程で拘束することは，自

然地震を対象とする場合，現実的ではない．そこで，｛〃（〃）｝ζ＝1を自己回帰モデル

　　　σ
　　　Σβ（々）・・（ト々）＝ω（〃），β（0）＝1，　　　　　　　　（6．46）
　　　后＝0

で与えることにする．ここに，｛〃（〃）｝クヨ、は，E〔ω（〃）〕二0，E〔〃（刎）・ω（〃）〕＝

・4・δ閉，閉なる正規性白色雑音過程とする．また，δ閉、”はクロネッカーのデルタとする．

式（6．46）の導入は，2っの理由により避けられないものである．1っは前述した様に，自

然地震の場合，完全なS　H波のみを識別・分離して取り扱うことが出来ないためである．記

録中に含まれているS　H波以外の波を雑音とみなして，式（6．46）のモデルの方へ吸収する
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必要がある．他の理由は，観測系を示す図6．3でみられる様に，入力過程とみなしているの

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　くが，本当の入力｛κ（〃）｝ではなく，強いフィード・バックのかかった｛”（〃）｝であるた

めである．この様な系の推定問題では，式（6．45）及び（6，46）の様なモデル化が要求され

る〔Akaike（1966）；赤池・中川（1972）〕．

　次に，式（6．45）及び（6．46）におけるパラメータの推定法を考察する．推定法は最尤法

により定式化されるが，実睦の計算は非線形最適化法の応用となる．まず，｛ω（〃）｝に関．

する仮定により，対応する尤度関数は次式で近似される．

　　　　　　　　　　　　　　〃
1一（2π・。2）一”2…p（一Σ〃2（・）／2σ。2）．

　　　　　　　　　　　　　冊三1

（6．47）

通常の最尤法で行われる様に，1の最大化にかえて，近似対数尤度関数

L＝一21n1

＝一V〔ln2π十1nσw2＋∫豚2／σw2〕， （6．48）

の最小化に基づくパラメータの推定を行う．ここに，∫W2は次式である．

　　　〃∫。2一Σ〃2（・）／〃．

　　　”ヨ1

（6．49）

初めに，σW2についてムを最小化することにより，σ〃2：3W2のときZが最小化される．

したがって，σw2＝3〃2を式（6．48）に代入して，定数項を除けば，問題は，

　　　〃＝1・3〃2，　　　　　　　　　　　　　　　　　（6．50）

を最小とするパラメータ・ベクトル

　　　θ…（α（1），α（2），…，α（カ），β（1），…，β（σ））’，　　　（6・51）

の推定問題となる．ここに，’は行列の転置を示すとする．

　問題を周波数領域で扱うため，式（6．49）の3〃2について，周波数領域における近似表
　　　　　　　　　く　　　　　　　　　　　　　く　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈
現を求める．まず，κ（〃）二0及びツ（〃）＝0　（〃≦0，及び〃〉〃）を仮定し，κ（〃）

／河及びす（〃）／～πのフニリェ表示を，各々，

〈　　　　　　　　　　　　　　　”〈
X（乞）＝（2π〃）‘％・Σガ（〃）・2■”，

　　　　　　　　　　“＝1

（6．52）

及び，
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　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〃
　　　γ（・）一（2π〃）一％・2㌻（・）・・一・，

　　　　　　　　　　　　　”＝1

で表わす．同様に，0：（々）及びβ（々）のフーリエ表示を，各々，

（6．53）

　　　　　　　　ρ
　　　λ（・）一2α（后）・ゼ后，　　　　　　　　　　　（6，54）
　　　　　　　后＝O

及び，

　　　　　　　　q
　　　3（2）＝后｛β（午）2■㌧　　　　　　　　（・．・・）

とする．次に，ω（〃）／～πのフーリエ表示を式（6．52）及び（6．53）と同様に定義

する．このとき，式（6．45）及び（6．46）に，式（6．52）から（6．55）のフーリエ表示を適

用して，ω（〃）／丙，のフーリエ表示を求めれば，これは，

　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈舳）一3（・）・〔λ（・）・γ（ε）一舳）・・‘凸・X（・）〕， （6．56）

で近似される．したがって，式（6．49）で与えられる3〃2は，

・・2一÷仰（・）・（ズ1）・・一1∂・，
（6．57）

で近似される．

　さて，θに関する式（6．50）及び（6．57）の最小化問題の解は，ベクトル列｛θ閉｝で得

られるものとする．〃をθ。の関数とみなして，〃（θ”十、）をθ閉でテーラー展開し，最初

の2次項迄をとると，

　　　”（θ州）一〃（θ、）十ξ’（θ卸）・（θ、十r0”）

　　　　　　　　　・（θ”。、一・”）・・舳”）・（θ”十、一θ閉）／2’，　　　（6．。8）

となる・ここに，ξ（θ。）はθ”に対する〃のグラジェントを，〃（θ、）はθ”に対する〃

のヘシャンを各々示すものとする．式（6．58）のように2次項迄とると，グラジェントはベ

クトル列の収束に伴い零ベクトルヘ漸近する．そこで，θ”の4及びプ成分を，各々，θ’コ刎

及びθノω　とすれば，ξ（θ、）の6成分とH（θ”）の（ゴ，ノ）成分は，各々，

　　　　　　　　　∂〃　　　。　　　　　　　　∂2〃
　　　ξ（θ・）ト1ヅ及ぴ・H（θ・）1！・・＝州仰パ
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で定義される．〃（θ州）を最小化するために，θ、十一に関するグラジェントを零ベクトル

○とすれば，式（6．58）から，

　　　ξ（θ。）十〃（θ。）・（θ閉。rθ。）＝0　　　　　　　　　　　（6．59）

となる．ヘシャンが正則ならば，式（6．59）は

　　　θ“十1二θ閉一〃一1（θ〃）・ξ（θ〃），　　　　　　　　　　　　　（6．60）一

なるニュートン・ラプソン形の推定式となる．以下，σ〃2（θ閉），ξ（θ閉）及び∬（θ。）の

評価法について考察するが，簡単のため，添字〃は省略する．

　a）分散σW2

　正規性白色雑音過程｛〃（〃）｝の自己相関々数～附（々）は，式（6．57）から次式となる．

　　　　　　　　　　1　　　～W（冶）＝　　　5π（2）W（ズ1）・〆・162
　　　　　　　　　2πi

　　　　　　　　　カ，q．ゑ仏
　　　　　　　一2α（1）β（プ）α（刎）β（・）・〔Rチチ（冶・刎・・一一ノ）
　　　　　　　　　づ，／．刎。仁0

　　　　　　　　一灼チ（后一あ十閉十〃一ノ）一肺支（々十わ十〃一づ一ノ）

　　　　　　　　　・榊（々・・一ノ）〕．　　　　　　　　（6．61）

式（6．61）の右辺における自己及び相互相関々数は，式（6．52）及び（6．53）から，

　　　　　　　　　　1　　　肺デ（后）＝　　　5γ（2）γ（ガ1）・メー162
　　　　　　　　　2πi

　　　　　　　　　　　〃一后　　　　　　　　　　　　　く　　　　　　　　　　　く
　　　　　　　＝ガ1Σツ（〃十冶）ツ（〃），　　　　　　　　　　（6．62）
　　　　　　　　　　　”；1

　　　　　　　1
灼チ（ゐ）＝　　　∫X（2）γ（ガ1）・〆一1〃
　　　　　　2πi

　　　　　　　　〃一后　　　　　　　　　　く　　　　　　　　　　　く
　　　　＝〃11Σκ（〃十々）ツ（〃）
　　　　　　　　”＝1

　　　　＝肺麦（一尾）， （6．63）

及び，
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　　　　　　　　　　　1　　　R減（后）＝　　　　∫X（2）X（2■1）・〆一162
　　　　　　　　　　2πi

　　　　　　　　　　　　〃一后　　　　　　　　　　　　　　く　　　　　　　　　く
　　　　　　　　＝ガ’Σ・（・十后）κ（・），　　　　　　　（6．64）
　　　　　　　　　　　　〃＝1

となる。分散σ〃2は，式（6，61）から，

　　　σ・2－R・豚（0），　　一　　　　　　　　　（6．65）

である．

　b）　グラジエントξ

　ξ（θ）の4成分は，式（6．50）及び（6．57）から，

　　　∂〃　　　　　1　　　　　　　　　∂W（2－1）

　　　lr、πσ”・”（2）∂θ，・・一16・・　　（…）

で評価される．従って，各成分は式（6，56）から，

　　　　∂〃　　　2　ρ・“
　　　1州：7〔、，烹珊、。α（1）β（刎）β（・）・／舳1・・一1一伽）

　　　　　　　　　一Rチ麦（6＋〃一1一榊）一R支チ（づ一6＋〃一榊）

　　　　　　　　　・榊（・一刎）1〕；1≦1≦カ，　　　　　（6．67）

及び，

　　　　∂〃　　　2　ρ・q・ρ
　　　1β（1）＝7〔、烹”＝。α（1）β（伽）州・1榊・・一1一刎）

　　　　　　　　　一Rチ麦（づ十5－1一舳）一R支チ（’一あ十〃一刎）

　　　　　　　　　・R麦麦（1一刎）／〕；1≦1≦σ，　’　　　（6．68）

となる．

　C）　ヘシヤン〃

　”（θ）は，（’，ノ）成分が，

　　　　∂2〃　　　1　　∂W（2）　∂豚（グ1）
　　　1へll、＝、πσ”・∫1ぺ1ら’ズ16・・　（…）

で評価される対称行列で近似される〔Akaike（1976）〕．従って，近似ヘシャンの各成分
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は，式（6．56）から，

　　　　　　∂2〃

∂α（6）∂α（ノ）

　　2　　σ・口
≒丁丁〔2β（肋）β（η）・｛抑チ（ノーづ十〃一刎）
　　σ　　W　　　伽、蘂＝O

　－Rチ支（わ一づ十〃一舳）一R打（ノー6＋〃一榊）

　十R麦麦（・一刎）1〕，1≦1，ノ≦ク，　　（6．70）

　　∂2〃　　　　　　2　　〃
1β（1）1β（。）≒7〔点、1（・）α（・）・1伽（・一川一刎）

一Rデ支（ろ十ノーづ一〃）一R〃（ノー6－6＋〃）

十灼支（プータ）｝〕　；　1≦ク，プ≦σ， （6，7ユ）

及び，

　　　∂2〃　　　　　　2　　〃
1α（1）1β（、）＝7〔榊ξ、。β（舳）α（・）・1舳H・ト榊）

　　　　　　　　　　　　　一杵麦（ノ十6一一榊）一R好（ノーδ十ト榊）

　　　　　　　　　　　　　・R麦麦（ノー刎）／〕；1≦1≦カ，1≦プ≦σ，（6．72）

となる．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　上記の手続きで推定された式（6．45）の係数列を｛α（后）｝ξ、、とする．地盤の伝達関数

は，式（6．21）における｛島｝差、、にこの｛♂（冶）｝ξ＝1を代入して求まる．また。

　　　ク〈　　　　　　　　　ρ
　　　Σα（々）・2一后＝∬（1一㍉一1・2■1），
　　　后三0　　　　　　　　　　后＝1

　　　・后一・パ・・p（iλ后）；　1≦后≦力，　　　　　　　　（6．73）

と因数分解すれば，地盤の卓越振動数における内部減衰を示すQは，式（6．25）へ（7尾，

λ后）を代入することで得られる．

1♂（后）ll＝、に基づいて得られる・1（・）の群遅延時問特性は，・e〔・〕を〔．〕の実

部を示すとして，

　　　　　　　　　　力　　く　　　　　　　ρ〈
　　　5・〃一R・〔ハ・α（・）・グ閉／2α（・）・グ・〕・〃，　　（6．74）
　　　　　　　　　　”＝1　　　　　　　　　　　　　　”＝O

となる．上式の右辺第1項が地震波の地盤における伝播時問であり，第2項が式（6．42）に

相当する㌧、（λ）である．群遅延時問特性は，対応する振幅特性が比較的ゆるやかで，かっ

大きな値をとる範囲では，停留位相の原理により，その最大と最小との問の時間領域に波形
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の主要部が存在することを示唆するものである．地震波の場合においても，IZumi〃〃．

（1980）はこの事実を確認している．従って，地盤における入出カ関係の様な線形系では，

群遅延時間の加法性が成立するため，ら、（λ）は地盤による地震波の継続時間の変調効果を

示すとみなされる．但し，〆G1（2）の分母は最小位相推移となるため，ら、（λ）の1λ1

≦πにおける平均値は零となる．これは，式（6，42）のケプストラムを用いた表現式から

も言える。

6．2．3　推定例

　本節で述べた伝達関数推定法を実記録に用いた例を示す．6．2．2で述べた最尤法による推

定法では・式’（6・45）及g（6・・6）における次数の組（あ・ク・σ）の決定も含苧て行う必

要がある．次数の組（6，へσ）の決定を含あて，統計的モデルの集合から，ある最適なモ

デルを決定する一方法に最小A　I　C法〔Akaike（1976）〕がある．これは，統計的モデル

の集合の中から，その最大対数尤度と独立に調整可能なモデルのパラメータ数を用いて定義

される情報量規準〔Akaike（1973）〕

λ／C（5，力，9）＝一2（最大対数尤度）

　　　　　　　十2（モデル内で独立に調整可能なパラメータ数），

を最小とするモデル（次数の組）とそのときの最尤推定パラメータ（6．2．2の方法による計

算結果）をもって最適モデルとする方法である．ここでは，この規準に従って伝達関数を推

定する．式（6．45）及び（6．46）に基づくモデルのλ1Cは，その定義から，

λ∫C（6，カ，9）＝」V・1nσ豚2＋2（ク十σ）， （6，75）

となる．〃はデータ数であり，σ〃2は式（6．65）で与えられる．また，式（6．46）を考慮

しない場合は，式（6．45）におけるパラメータ推定は単純な線形計算となり，｛〃（〃）｝の

分散をσσ2とすれば，λ1Cは次式となる．

〃C（あ，ク）一〃・1・σσ2＋2ク． （6，76）

以下，2つの記録に対する結果を示す．

　㈲　宮城県沖地震におけるI　WTの記録

　1978年宮域県沖地震におけるI　WTでの観測記録を図6．4に示す．図はEW成分である

が，ほぼtransverse成分とみなされる．ここでは，地表と浅層井（108m）の記録を用

いて，表層地盤のG1（2）を求める．まず，全長40sの記録から，単位区問10sとして，

1sづつ移動させることにより31の解析区問を作る．式（6．46）を考慮せずに，λ∫Cを最

小とする組（6，カ）をプロットしたのが図6，5である．但し，（6，カ）の範囲は，15≦ゐ≦

19・30≦カ≦38としている．これは，two－way　timeが約0．7sであり，用いた標本化
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図6．4

聴．6．4

1978年宮城県沖地震における岩槻地殼活動観測施設内の加速度記録．EW成分．

Seismogramsobt心edbythedown－ho1e町rayobservati㎝at　IWTduringtheMiyagiken－

oki　E舳hquake　of　Jme12．1978（EW－component）．
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1　　　　　10　　　　　　20　　　　　　30
　　　　　　　　　　Frame　Number

図6．5　〃C最小となる次数の組（∂，ヵ）の列．

Hg．6．5　Sequence　of　the　pair　of　orders（あ，ρ）having　minimumλκ’．

1122一



深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

AlC

80。　　．．サ．．。ガ〆（舳O）
　　　ひ一一◇一一サー一σ

N＝512

ムT＝q02s

　　　　　　　　　　　（15，P，O）
α、　　　　か．．o．．か一か’o

α℃吋一ルー　　　（18，P，O）
　、n　　　　　　　　　　　．。σ・一4
　　・　　　　　　　　　　’一ひ’　　、サー一〇一一せ一一4〉

　　　q
700　＼　　　　　（1帆O）
　　　・＼＼レか伽伽仲〆

　　　　＼　　　　　（1肌・）
　　　k一一王並、仲．σ・一心・一σ．’り

　　　■

　　　■■
　　　　．　　　　　（lZ34，q）

　　　　｛〆
図6．6　次数の組（ろ，力，ρ）と〃C．

Fig．6．6　　Values　ofλ1C　for　different　orders（わ，ρ，σ）．

600
　　30　　　　　　35 40P

O　　l0　20　30　40q

時間」τ＝O．02sでは，カ・∠τ～0．7s程度が妥当と思われるからである．このとき，

δ～ク／2は17もしくは18である．図6．5では，第5～第9解析区問で，伝播時間と調

和する次数の組（わ，カ）が得られている．そこで，第8解析区問の最初から10．24s問を

用い，式（6，46）を考慮して，再びλ1C最小となる組を求めると，図6．6に示す様な結果

となる．即ち，（6，カ，σ）：（17，34，14）がλ1Cを最小とする最適モデルの次数となる．

後の考察のため，この10．24s問をフレーム1とし，これに後続する10．24s問をフレー二

2とする．同様にして求めたフレーム2でのλ∫C最小とする次数の組は，　（わ，ク，σ）：

（15，31，14）である．

　各フレームにおける観測波の相互相関々数を図6．7に示す．SH波の多重反射状態を示す．

偶関数特性は，フレーム1において明瞭にみられる．次に，両フレームにおけるG1（Z）の

推定結果を図6．8及び6．9に示す．図6．8はl　o、（2）1を示し，図6．9は群遅延時問特性

である．図6．8では，観測波のフーリエ振幅比も併せて示してある．いずれの場合において

も，l　G、（2）1はフーリエ振幅比を，適度の‘切れ”を持ちながら平滑化していると言え

る．フレーム1において，式（6．73）から得られる卓越振動数（Hz）と1／2Qの組は，

（O．92，0，173），（2．06，二〇．038）及び（3．35，0，033）である．これは，表2．1の速度構
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Comparison　between　the　cross－correlation
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Fig．6．8

フーリェ振幅スペクトル

比と推定伝達関数の利得

特性との比較．左図は解

析区問1，右図は2での
結果．

Comparison　between　the

ratio　　of　the　　Fourier

amp1itude　spectra　and

the　gain　of　estimated

wave－transfer　function：

（1ψ）fr畠me1；（砲〃）

frame2．
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　　0818yτimE　　　0目1ayTi・e
l…〕　　　　　　　　　ls〕

　　Fr柵“O．l　　　　　Fro爬No．2

図6．9　伝達関数の群遅延時間特性．左図は解析区間

　　　　　　　　　　　　　　　　　Fig．6．9

0　　　　　　　　　　　　0

　　1　2　3　4　　　1　2　3　4
　F・岬帥Cy　lH・〕　F・eq・餉・y　lH・〕

1，右図は2での結果．

Group　de1ay　time　ch町acteristics　of　estimated

wave－transfer　function：（1ψ）frame1；（7な〃）

frame2．

造から得られるG、（2）の卓越振動数（Hz）0．88，2．17及び3．32とも調和している．ま

た・Q～4∫程度である・フレーム2は，推定されたl　o、（2）1の卓越振動薮がほぼフレ

ーム1と同じであり，かっ，フーリエ振幅比に対する追随性も良いが，相互相関々数にフレ

ーム1の様な偶関数性が得られず，S　H波の多重反射状態が強いとは言え，それだけで説明

するのは困難であることを示している．

　lb〕千葉県中部地震におけるFC宜の記録

　3章の図3．5（a）は，千葉県中部地震（1980年9月25日）におけるFCHでの観測記録

20s間である．地表と浅層井（200m井）を用いて，表層地盤のG1（2）を推定する．前例

と同様にして求めたλ1C（6，ク）最小とする（6，カ）の組を図6．10に示す．ただし，こf

の例では単位解析区問を5sとし，」τ＝O．02sとしている．ここでのtwo－way　time

はO．42sであるから，（6，カ）二（21，42）程度がl　G1（2）1のモデルとして期待される

次数である．従って，第5～第7解析区間程度が推定に適した区間である．図3．5（a）の1

で示した，第5解析区間の初めから6s間を用いて，λ1C（6，ク，σ）を求めた結果が図

6．ユ1である．λ／Cが最小となるのは，（6，力，σ）＝（21，43，13）である．このときの

l　G、（2）1をフーリエ振幅比とともに図6．12に示す（左図）．図6．12の右図は，図3．5（a）

の2で示した6s間において，同様の手続きで得た101（2）1とフーリエ振幅比である．

データがG1（2）推定用の統計モデル式（6．45）及び（6．46）に適さない場合，即ち，SH波の多

重反射状態のデータではないとき，得られたl　G、（2）1とフーリエ振幅比の対応は困難な

ものとなることを，図6．12の右図は示している．
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〃C最小となる次数の組（5，ヵ）の列．
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次数の組（5，ヵ，σ）と〃C．

Values　ofλ1C　for　different　orders（わ，ρ，σ）．
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図6，12フーリェ振幅スペクトル比と推定伝達関数の利得特性の比較．左図は解析区問ユ，右

　　　　図は2での結果．

Fig．6，12　Comparison　between　the　ratio　ofthe　Fourier　amp1itude　spectra　and　the　gain　ofestimated

　　　　wave－transfer　function：（1φ’）section1；（rを々）section2．

613　地盤における減衰特性推定法

　本節では，自然地震を用いる地盤の内部減衰特性推定法を6．3．工で，検層記録を用いる地

盤の散乱減衰特性計算法を6．3．2で述べる．地表と地中に設置された地震計記録に基づく地

盤の内部減衰特性推定に関しては，式（6．23）（卓越振動数に限定すれば，式（6．25）と

（6．73）の組み合せ），又は，式（6．44）により実施される．6．3．1で述べる方法は，地中深

く設置された地震計の記録のみを用いて行う場合である．

6．3．1　内部減衰特性推定法

　地盤におけるS　H波の内部減衰特性は，配置された地震計の場所に依り，異る方法で推定

される．しかしながら，どの様な地震計の配置にしても，地盤を完全弾性体と仮定した場合

の応答特性と観測記録から得られる応答特性との比較が必要となる．したがって，鋭く変化

する応答特性が対象となる様な地震計配置は具合が悪いことになる．地震計を地表と最下層

へ配置して，G1（2）を比較用の応答特性として用いる最も一般的な方法は，地中地震計の
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利用法としては良いとは言い難い．なぜならば，完全弾性の仮定の下では，G1（2）の極は

全て2一平面の単位円上に存在するからである．地中地震計を用いる理想的な方法は，式

（6．19）におけるG。（2）の右辺第2項を補正のための応答特性として用いるものであろう．

これは，図6．1における格子型逆フィルタの全域通過特性部のみを用いることに相当し，補

正用応答特性の振幅特性は全域で1となる．しかしな如ら，この条件を実現するためには，

図3．5（a）のFCH深層井での記録に見られる様に，同一波形内で上昇波と地表からの下降

波が分離して得られる程度の深さに地中地震計を設置しなければならない．このことは，設

置地震計が1台で済み，かっ，計器補正が不用という有利さを持っ．以下，最下層に設置さ

れた地中地震計の記録のみを用いて地盤の内部減衰特性を推定する方法を考察する．

　最下層における入射波と下降波は，式（6．19）の右辺第2項を満たす．これは，図6．3に

おける入射波π（〃）及び下降波力（〃）が式（6．28）の関係にあることと等価である．従

って，κ（〃）＝δ”．oとして，式（6．28）から求まる｛”（〃）｝をけ。（〃）｝とすれば，最

下層における観測波の入射波に対するインパルス応答の2変換は，式（6，19）より，

H麦（2）＝、1＋Σガ。（冶）・2一后

　　　　　　　后＝O

　　　　　　　　ρ一1～　　　　　　　　　　　　　　　ク・1～　　　　　　　　　　　　。。～
　　　　一〔1＋Σκ。（々）・グ冶〕十・■力・2κ。（ク・后）・ズ冶・Σκ。（々）・ズ㌻

　　　　　　　　后＝0　　　　　　　　　　　后＝O　　　　　　　　ト2ρ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（6．77）

となる．式（6．77）における右辺第1項は，最下層でインパルス応答を観測した場合，イン

パルス入カ時から地表からの反射波が出現する迄の部分であり，第2項は，地表からの反射

波出現時から，two－waytimeの長さをもつ部分である．そこで，式（6．77）における右

辺第2項の第1項に対する比を03（2）とする．この03（2）は，最下層における観測波で，

直達波部分（その2変換をXd（2）とする）と地表からの最初の反射波部分（そのε変換をX、

（2）とする）が分離して得られた場合，近似的に，

〈　　　　　　　　　　〈
lX、（・）／X。（・）1－lG。（・）1・・一クλ■2ρ，

を満足すると考えられる．従って，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　　　　　　　〈　　　1／2Q一（力λ・1・lG、（・）・X。（・）／X、（・）1）■1，

（6，78）

（6．79）

となる．

6，3．2　散乱減衰特性

　まず，地盤における散乱減衰を定義しておく．このため，地盤の地表に接する第1層と同
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じインピーダンスをもつ半無限層を地盤上に仮定して，地表からの反射が最下層へ影響しな

い条件が満たされているものとする．この様な条件の下で，最下層における入射波，下降波，

及び仮定した地盤上の半無限層への透過波の2変換を，各々，X（2），X（2），及びγ（2）

とする．このとき，地盤の完全弾性を仮定することから，エネルギー保存則

　　　X（2）X（2－1）＝X（2）X（2－1）十γ（z）γ（ガエ），　　　　　　　　　（6．80）

が成立し，かつ，X（2）による減衰が，・

　　　γ（・）γ（・一1）イ”／2Q・．。（。）。（ガ1），　　　　（。．。1）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　カλ
　　　　　　　　　　≒（1一〃／2Q6）・X（2）X（ズ1），一《Q6，　（6．82）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

なる形で定義される．この定義において，内部減衰と区別するためQ6なる記号を散乱減衰

に対して用いてある．

　次に，Q6の計算法にっいて考察する．最も簡車な場合は，工次の後方散乱のみを考慮す

る場合である．この場合のインパルス入カに対するX（2）は，地盤内における上昇波の各

層境界における最初の反射波のみで構成されるため，

～　　　　　　　　　カー1

X（2）＝2一ρΣκ后〆，
　　　　　　　后＝i

（6．83）

と書き下せる．従って，

　　　～　　　　～　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　クー1
　　　X（・）X（グ1）一カ・〔R、（0）十2ΣR、（々）・…后λ〕，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　后＝1

となる　ここに，

　　　　　　　　1　クー冶
　　　Rκ（々）＝一2κ閉。后κ”，　0〈々≦カー1
　　　　　　　　カπ一1

（6．84）

（6．85）

である．式（6．85）は反射係数の2次の統計量である．この様な形式が意味を持っのは，概

ね，反射係数の統計的平均が零の場合である．例えば，第2章で扱ったように，先第三紀基

盤を1っの地盤とみなした場合等がこれに相当する．この様な場合，式（6．85）は反射係数

の自己相関々数の推定式とみなされるから，式（6，84）は，反射係数のパワー・スペクトル

8κ（λ）を用いて，次式の様に書ける．

　　　X（2）・X（2’1）ニク・8π（λ）．　　　　　　　　　　　　　　（6．86）

インパルス入力では，X（2）X（2－1）：ユであるから，式（6．80），（6．82）及び（6．86）
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より，

1／2Qグ8、（λ）／λ， （6．87）

となる．

　多重反射した場合のX（2）によるQ4は，式（6．87）の様に書き下すことが困難であり，

数値計算に頼らざるを得ない．この場合においても，インパルス入カX（2）X（211）＝1

を仮定し，式（6．80）と（6，81）から，

　　　1／2Qダー1・〔1－X（・）X（ズ1）〕／カλ，　　　　　　（6．88）

をX（2）から求めることになる．但し，式（6．77）を用いてX（2）のインパルス応答を

求める際には，地表上に第1層と整合する有限層を仮定して行う．有限層の厚さは，X（2）

のインパルス応答で，有限層上端を地表とみたときのtwg－way　time迄を用い，式（6．88）

に代入して，1／2Q4が収束する迄厚くするものとする．実際の計算では，原地盤のtwo

－way　timeの2倍程度の伝播時間を持っ有限層で1／2Qdは充分収束する．図6．13に，

表2．1～2，3に基づいて作成された表6．1のEqua1time1ayered　model（1τ／2＝

0．04s）を用いて求めたS　HMとFCHでの1／2Q4を示す．1／2Qdの上限は，概ね，

1／2Qd（！）二0．03∫・1，　　0．1＜／＜2Hz， （6．89）

程度である〔木下（I983a）〕．

刈0．2

50

　　　　　　　一FCH
　　、　　　　　　　一一一一一SHM

　1o　　1

8　〕　〕川
＼　　　1l　　l　l　l

　　　一　　≡1　　　　　　　　　　図6．13下総と府中の堆積層におけるS波の多重散乱

　　　　　　1＝　　　　　　　　　　　　　　減衰1／2Q4特性。

　　　　　　“　　　　　　　　　　　　Fig．6．13　Comparison　between　damping　factors　of　S一

　　　　　　≡：　　　　　　＝．1　　　　　　　　　　waves　due　to　the　intrabed　mu1tip1e　ref1ections

oj　　　　　1　　　　　　　　　　　　　　　in　sedimentary1ayer－bedrock　system　at　SHM

　O．1　　　　　　　　　　　　2　　　　　　　　　　and　FCH．
Frequency　｛Hz　j
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　　表6．1　3深層井観測施設におけるEqua1time1ayered　mode1．

■州e6．1　Equa1time1ayered　mode1s　at　three　deep　boreho1e　sites，IWT，SHM，and　FCH．

E白ual　Time　Layered　Model；」τ＝O．Ols

lWT SHM FCH
Layer　No．

lmPedance
∫k血s・9／cmj） Thi鮒ss・…｛． 工mpedance Thickness

km／s・9／cm〕 LayerNo．
lmpedance Thickness

（m） （km／s・9／cmコ lm）

OO1－0081 O．29 工2．8 i OOI－002 O．29
O09－O1Ol　O．21

3．4 001－O03 0．24
2．5

4．2

Oll－O181　0．59
O03－O06 0．43 9．6 O04－O07 0，63

26．4
ユ4．O

007－O08 O．63
・019－　020 l　　070

7－0 O08 O．75 4．2

7．4 009－Ol1 0．74
02ユー024

4　　　　059　　　　082
12．3 009－014 O．65 21．6

13．0　　　　1

O12－O1β O．59
025－　028

16．5 Oi5 O．96 5．3

16．4 O17 0．46
029－　034

2．7

1
O16 工．14

O．68
6．O

21．6 O18－025 0，63
035－D791

28．O O17－020
O，92

0．80 17，6
198，O 026－054 O．74

080－1711
H8．9 021－023 O．87

1．60
13．8

6992　1 055－092 0．95 201．4
172－　2481

024－C47 1．06
2．86

129．6
！OOl，0　093－153 1．17

249－　298
396．5 048一ユ60 1．56

3．52
88一．4

800．O　154－205 1．94 504．4 i61－238 2．62 928．2
206－226 ワ．86

299
273．0

650 227一 6．75 239一 6．33

Equa　l　T1me　Layered　Mode　l： 4τ1O．04s

IWT SHM FCH
LayerNo． 1mpedan㏄ Thickness

（k耐・・9κm』） LayerNo． lmpedan㏄ Thickness
fm） （k耐s・9／cm］） （m） LayerNo． ㎞pedance Thiokness

k耐s・9／cm〕） （m）

○ユー　02 0．29 ユ2．8 O1 0，29 6．8 ○ユ

03
〇一24

0．21
5．6

5．0 02 O．43 9．6 02 O．63
04－　05 O．59

14．O
26．4 03 O．70 ユ6．O 03 0．65

06 0．70 14．8 04 O．59 ］3．2 04 1．OO
07 O．59 13．0

；l1l1
05－06 O，63 ．28．0 05－06 O．80

08 O．82
35．2

16．4 07－13 0．74 l14．8 07－12 1．06
09

129．6
O．68 14．4 i4－23 O．95 212．O 13－40

1O－20
1．56 873．6

O，92 ユ93．6 24－38 工．17 390．0 41－60
21－　43

2．62 952．O
ヱ．60 699．2 39－51 1．95 504，4

44－　62 2，89 988，O 52－56 2．86 260．O
63－　75 3，52 832．O
16 6oO 57一 6．75 1一

6・4　全反射に伴う位相歪みと遅れ時間推定法

　4．L2で述べた様に，地表観測点におけるS　Hパルス波4・（’）とその最下層上面での全

反射波／、（オ）とには，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈　　　　∫・（オ）一…ε・力（1一δ）・・i・ε・4（1一δ），　　　　（6．90）

の関係がある．式（4．6）で示される様に，全反射伝播は，この一（ε，δ）の組合せに支配

される．そこで，ここでは地表における観測パルス列から，（ε，δ）を推定する方法にっい

て述べる．まず，E〔・〕を〔・〕の期待値とすると，cosε及びsinεは，式（6．90）

より，

及び；

R7’（δ）＝E〔∫、（≠）／，（オーδ）〕，

：　cosε・R〃（O）十sinε・R∴（0），

（6．91）
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　　　R、デ（δ）≡E〔∫、（オ）力（≠一δ）〕

　　　　　　　＝　cosε　・1㍉8（0）十sinε　・R？？（0）

となるから，

　　　　　　　　　　　　　　〈　　　Rバ（0）≡E〔！；（チ）／’（’）〕

　　　　　　　二0

　　　　　　　＝心’（0），

　　　R〃（0）…E〔∫ゴ2（オ）〕

　　　　　　　一R㌶（O），

及び，

　　　R。、（0）≡E／ム2（4）〕

　　　　　　　＝R〃（0），

なる相関関数の性質〔Saito（1974）〕を用いれば，．

　　…ε＝R、ゴ（δ）／R、、（0）・～（0）；

（6．92）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　・1・1一舳δ）／河，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（6．93）

となる．式（6．93）は，観測誤差や他種の波の混入のない理想解である．そこで，実際の観

測記録からの解をラグランジュの未定乗数法を用いて求める．すなわち，問題を

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　く　　五（τ）一E〔1∫、（1）一…1（τ）・4（1一τ）一・i・ε（τ）・力（1一τ）12〕

　　　　　　　　　一λ〔・i・2ε（τ）・…21（τ）一1〕，　　　　　（6．94）

の最小化問題として定式化する．式（6．94）のλは，ラグランジュの未定乗数とする．式

（6．94）は，cosε（τ）およびsinε（τ）についてム（τ）を最小化することにより，

　　　…ε（τ）一士灰、’（τ）／R，1（τ）・衿（τ）；

　　　　　　　　　　　　　。i．1（1）一・R、三（1）／R：、（1）十灰；1（τ），　（6．65）

なる解を得る．式（6．93）と比較して，式（6．95）における正符号の場合を考えれば，式

（6．94）は，
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ム舳（τ）」R、、（0）十～（O）一2砿（τ）十畝（τ）≧0， （6．96）

となる．式（6．96）の右辺等号が，式（6，93）の理想解の場合であることは明らかである．

結局，式（6．94）に基づく解は，（6．96）式がτ＝δのとき最小値をとるとすれば，式

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　く（6．95）でτ：δとして与えられる．また，R。；（τ）は，ヒルベルト変換の定義からR、’

（τ）としても与えられる．

　本節で述べてきた方法の適用例を示そう．全反射伝播の記録例として，図6．14（の下図）

に示すものを用いる・こ㍗は府中小規模群列観測点の1つであるK　FC（図2．13）において

得られたものであり，19亭4年2月14日の山梨県東部地震（M＝5．2）におけるt，a、、V、、、e

成分記録である．直達SHパルス波に続いて，数秒問隔で顕著なパルス列が続いているのが

判る・このパルス列は・4・1で述べたように，直達パルスが基盤上面で連続して全反射した

結果として生じたものである．ここでは，直達SHパルス波部分から後続パルス列を求めた

結果について示す．

　まず，図6．14の上図に示す様に，直達SHパルス波として，九を規定する．時間長2．56

sである．この＾を4として，原波形上で遅らせながら，式（6．96）に基づいてL〃”

（τ）を最小とするτ＝δと，このときのcosε（δ）及びsinε（δ）を式（6．95）より求める．δ

Cm■S
2 fo　fゾ　f2・f3・f。

O

一2

　　5s

図6．14北府中（KFC）における全反射伝播に伴うパルス列の観測例と対応するパルス列の推

　　　　定波形．

Fig．6．14　Comparison　between　a　pu1se　train　reproduced　by　total　reflections　at　the　upper　boundaワ

　　　　of　bedrock（1owぴρo〃ゴo〃）and　the　calculated　pu1ses（〃ρρε1・ρ07カo〃）．The　pu1ses五一五

　　　　・…刎・・1・t・d’b…d・・th・di…tp・1・・f。．
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＝3，80s，cosε（δ）＝一0，894及びsinε（6）＝0，448が得られる．＾のヒルベルト変換波力

と，得られたパラメータを，力（＝＾）とともに，式（6．90）に用いれば，図6．ユ4の上図

に六として示した全反射波が4として求まる．同様にして，後続パルス列乃，ム及び

∫4が全反射波として計算される．図6．ユ4でみるように，原波形を良く説明出来るパルス列

が得られる．なお，連続するパルス間隔は，3．80s，3．04s，2．60s及び2．12sとなり，

基盤がパルス波の伝播方向に向って深くなっていることを示している．

6．5　見掛け逮度推定法

　本節では，地表面の多点観測記録に基づいて，構成波群の到来方向と見掛け速度を推定す

る方法について述べる．単一波群を対象とする場合には，三点観測を拡張して各点問での相

互相関々数がピークとなる時問と点間距離を用いた各点問の見掛け速度から進行波面を求め

ることによって，到来方向と見掛け速度が決定される．こρ相関法は，単一波群に限定され

るが，簡便で扱い易い方法である．これに対して，いくっかの波群で構成された地震波の各

波群毎の到来方向と見掛け速度の推定には，周波数一波数スペクトルによる方法が最も一般

的である．

　ここでは，周波数一波数スペクトルの計算法を6．5．1で述べ，このスペクトル計算や相関

法でも使用される帯域通過フィルタにっいて6．5．2で述べる．6．5．2のフィルタは，そのパ

ラメータを調整することにより，本報告の多くの部分で用いられているものである．

6．5．1　周波数一波数スペクトル推定法

　地表層によるS　H系の卓越周期成分を含む直達S　Hパルス波は，最下層上面での全反射伝

播によりLove波的な卓越波に成長する．この卓越波の特性を地表面の多点記録に基づいて

推定する基本的な方法は，周波数一波数スペクトルを用いるものである．ここでは，複素領

域での全極型予測誤差フィルタを用いて，周波数一波数スペクトルを推定する方法を述べる．

　初めに，推定方法を定式化し，次に推定過程にっいて述べる．まず，平面上の第1観測点

（位置ベクトルη）における標本化列を巧（〃），〃：1，2，…，〃とする．但し，〃≦0

および〃＞〃でη（〃）＝0とし，標本化時問を1τとする．位置ベクトルの原点を規準

観測点とし，71とする．このとき，波数ベクトル此Oをパラメータとする複素時系列

　　　州一⊥三κ、（。）．e1i北・’η，　　　　　（。．。。）
　　　　　　　　ムH

のスペクトル密度関数は次式となる．

　　　　　　　　1　ム　　　iκ。・（・尾一η）
P・（λ；κ・）＝丁、、汐（λ）’e （6．98）

但し，λは正規化円振動数であり，～（λ）は勺（〃）とκ冶く〃）の相互スペクトル密度関
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数である．有限観測点での記録に基づく場合，式（6．98）の右辺は周波数一波数スペクトル

の推定式である．したがって，式（6．97）で定義される複素時系列6（〃）のスペクトル密

度関数’＆（λ；κO）は，波数ベクトルκOにおける周波数一波数スペクトルの推定値とな

る．

　次に，複素時系列6（〃）が複素自己回帰モデル

　　　　ρ
6（〃）十2αノω6（〃一ノ）；θ（〃），

　　　　プ＝1

（6．99）

に従うものとして，そのスペクトル密度関数の推定過程を考える．その前に，6（〃）の定義

式（6．97）をビーム・フォーミングとして意味づける．但し，周波数領域におけるビーム・

フォーミングであり，標本化列は狭帯域通過波である必要がある．このため，以下ではκ’

（〃）を中心周波数λOの帯域通過フィルタの出力列として扱う．したがって，＆（λ；北o）

は＆（λO，κo）とする．複素回帰モデルにおけるスペクトル密度関数の推定過程は，実回

帰モデルの場合と同様であり，定常過程の場合は，6（〃）（共役複素数をo＊（〃）とする）

の自己相関々数

　　　　　1　”．“
R。（〃）＝一Σ0（㎜十〃）6・（閉）
　　　　　〃作、

　　　一十ゴ差、榊）・こ舳一り）

＝R8（一〃）， （6，100）

及び，

　　　　　　1　”一1
R〃（〃）＝一2　勺（刎十〃）κ冶（刎），
　　　　　　〃刎一1

（6，101）

より，複素偏相関係数｛句1と予測誤差θ（〃）の分散を推定することから始める．即ち，

　　　后1一一R。（1）／R。（O）；σ12－R。（0）・（1一后1后1＊），　　　（6，102）

を初期条件として，複素形式のDurbin－Levinson法　／Claerbout（1976）〕

α”‘剛一右閉；・一1，2，…，カ，

α〃」ぺ一’，十α荊｛刎α〃，＊；1－1，2，…，ト1， （6．103）

と，
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　　　　　　　　　荊一1
尾。一一〔灰。（・）・2α’H・R、（ト1）〕／σ2一、，
　　　　　　　　　’三1

σ閉2一σ二一、・（1一尾”冶”＊），・一2，3，…，ク，

（6，104）

（6，105）

を繰り返し用いることによ’り，｛句1チ、，とσ〆とが言十算される．6（〃）から｛句｝ラ、、9

導出過程が，非定常の場合も含めて，図6．ユ5に示す複素形式の予測誤差フィルタで示される

のも，実過程の場合と全く同じである．従って，｛句｝と予測誤差列を｛κ’（η）｝から求め

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　くるブロック図は図6．16の様になる．｛句｝から複素回帰係数｛αノω｝への変換は，Akaike

（1979）の方法に従って，｛句｝にBayesian　weightをかけ，再びDurbin－Levinson

法を用いることによってなされる．同様に，｛句｝にBayesian　weightをかけてから式

（6，103）を用いて再計算されたσク2をσク2とする．このとき，周波数一波数スペクトルの

推定値は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　〈2
　　　〈　　　　　　　1　　　　　　　　σク
　　　＆（λ。，κ。）＝一・　　　　　　　　　，　　　　　（6106）
　　　　　　　　　　　2πl1・松刺・e■i川■2

　　　　　　　　　　　　　　　　　トー

となる．｛句｝にBayesian　weightをかけることの利点は，次数カを一定に保つことが

出来ることである．

　ここで扱った予測誤差フィルタは，6．1．2で扱った逆フィルタと対をなすものであり，入

力信号のもっスペクトル特性を時問領域でのパラメータである偏自己相関係数列と予測誤差

列とに分離して抽出するものである．ここで扱った方法では，式（6．97）の様に，群列観測
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図6．15複素形式の全零型予測誤差フィルタ．

Fig．6．15　A11－zero　comp1ex　lattice　representation　of1inear　mtering（Prediction　error　fi1ter）．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下
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図6．16複素形式の予測誤差フィルタを利用した波数スペクトル推定のためのパラメータ抽出図．

Fig．6．16　Block－diagram　representation　for　estimating　complex　pa血ial　auto－correlation　coefficients

　　　　and　prediction　error．Frequency－wavenumber　spectmm　is　obtained　by　using　the

　　　　estimated　coefficients　and　the　variance　of　prediction　error．BlP．F．represents　a　bandpass

　　　　fi1ter　with　narrow　passband．

記録を周波数領域でビーム・フォーミングして1次元の複素信号に置換し，これを複素形式

の予測誤差フィルタに入カして，群列観測記録のもっスペクトル特性を抽出している．この

ため，周波数一波数スペクトルの推定過程では，相互スペクトル密度行列の推定結果を用い

る〔Capon（1969）〕必要はない．

6．5．2　帯域通過フィルタ

　本報告では，種々の形で帯域通過フィルタを用いている．観測が速度計と加速度言十で併行

している府中小規模群列観測では，必要に応じて帯域フィルタを用いた物理量の変換が行わ

れている．第3章で述べた減衰定数の推定においても，また，周波数一波数スペクトルの推

定においても，帯域通過フィルタで前処理がなされる．ここでは，これらに用いられる帯域

通過フィルタの構成法とその特性について述べる．

　本報告で用いる帯域通過フィルタは，Laplace変数3を用いて，

τ1（8）＝λ8／（82＋2ん。ω。3＋ω。2）， （6，107）

で記述される2次系を基本としている．ここでλは定数とする．式（6，107）に基づくフィ

ルタを時問領域で構成するために，3’1及び3－2の2－form〔Jury（1964）〕を利用す

る。即ち，8＝ln2／1τに基づいて，
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　　　　1τ
3■1＝　＿．
　　　　2

1＋2－1

1－2－1

　　　　　一τ2
；312＝　　　・
　　　　　12

1＋ユ02’1＋2－2

なる近似を行う．

れば，

π1（2）：

ここで，

（1－2－1）2
，　（6，108）

∠τは標本化時間である．式（6，108）を式（6，107）へ代入す

λ為。（1－2■2）

1＋后1（1＋后。）ガ1＋々。ズ2
（6，109）

なるディジタル・フィルタが得られる．ここで，

　　　后o＝61τ／（12＋12々。ω。∠τ十ω。2」τ2），

　　　々1＝一（ユ2－5ω。2∠τ2）／（12＋ω8∠τ2），　　　　　　　　　　　　　　　（6．110）

　　　后2＝（12－12ん。ω。」τ十ω8∠τ2）／（12＋12ん。ω。18＋ω。2∠τ2），

である．式（6，109）は，ん。＝0．6～0，7としたとき，λとω。の選択により，微分及び

積分動作をする領域が得られる．即ち，λ＝ω。2としたとき，ω《ω。で微分特性を持ち，

λ二1としたとき，ω》ω。で積分特性を持っ．本報告での加速度波と速度波の相互変換

は，上記方法で行われている．1例として，式（6，109）に基づいて構成された積分器の実

機について述べる．式（6，109）が図6．17のフィルタで実現されることは，図中の入出力関

係が，

　　　・（・）十々1（1＋尾、）・・（グ1）十治、・・（・一2）一尾。・（・（・）一α（・一2））

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（6，111）
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図6．17格子構造を持っ2次系積分器．

Fig．6．17　Representation　of　digita1integrator　with1attice　structure、
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

となることから理解される．図6．ユ7における点線右側の格子構造（逆フィルタ）が式（6，109）

分母の積分特性を持ち，点線左側が分子のドリフト除去用の微分特性を持っている．格子構

造は安定条件が容易なこと（尾、i＜1及び1后21＜1）と演算誤差が他の構成より優れ

ている利点を持っている〔Marke1and　Gray（1975）〕．　1τ＝0．02s，ん。＝0．6321

及びω。：2π／80として，16ビット型のマイクロ・プロセッ十一（32ビット演算）で格子

構造を構成した積分器利得の実測特性は図6．ユ8のようになる．図6，19は，この実機を用いた

観測例である．この例は，長野県西部地震（1984年9月14日）の本震において，F　C　Hの

500m井に設置された加速度計に接続された積分器のディジタル出カをそのまま収録したも

のである．

　次に，式（6，107）を組み合わせて，

τ。（3）：τi（3）十τ一（一3）， （6．112）

o
O．1

o．ol

FrGquGnCy　　－H1〕

　　　図6．18積分器の利得特性．

　　Fig．6．18　Gain　characteristics　of　the

　　　　　　　digit創integrator　shown　in
lo　　　　　　　　　　　　　コFig．6．17

「u〔■㌧；50ガ日川’日’95・9日

∴：1一一一か州㎞
v　　＿1

　1一
　一1

　1．t

図6．19積分器を利用した速度波の観測例．1984年長野県西部地震における府中地殼活動観測

　　　　施設内500m井での3成分記録．

Fig．6．19　Ve1ocityseis甲ograms　obtained　at　the　Fuchu　boreho1e　of500m　depth　duri㎎theWestem

　　　　Nagano　Prefl　Ea汕quake　of　Sep．14．1984（M＝6．8）．
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なる帯域通過関数を考える．

τ。（ω）＝

3＝iωとすれば，

4々。ω。λ・ω2
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ω4＋2（2ん8－1）ω。2・ω2＋ω。4
（6．l13）

となり，平坦な位相特性が得られる．これは，ん。＝0．6～0，7とし，λ＝一1／4ん。ω、と

オれば，ω》ω。において，位相差πの2回積分特性となる．この式（6．112）に基づく

フィルタは，入カ〃’（チ）を0≦オ≦チ。において加えたとすると，その出カω。（オ）が，

　　　　　　　　　オ　　　　　　　　　　　　　オ
　　　w）十（τ）〃一τ）1τ・工㌧（τ）・（τ一1）1τ・

尤（8）＝
一λ

へ／1一好

一々ωチ
・oo・・1・〔ω。〉1一桝一t・バ1

。／1一彬

ん
。

〕，

（6．ユユ4）

となるものである。従って，ディジタル・フィルタの領域では，入カ時系列を式（6．川）

の様に前向きに作用させた串力と，後向きに作用させた出力とを加える演算となる〔Niko．

lic（1975）〕．適用例を図6I20に示す．この図は，1980年伊豆半島東方沖地震において，

震源から20㎞の位置にある中伊豆地殻活動観測施設での言十算されたN　S成分である．図中

の上図は，村松式速度計の記録を式（6。ユ09）に基づいて変位変換したものであり，下図は，

固有振動数450Hz，減衰定数O，6のカ平衡型加速度計の記録を上述の方法で変位に変換し

たものである．

｛：剛

一5

5

一5

　　0　　　5s

r〕rL＿mL」「L」「」□U□＿＿＿

　図6．20速度及び加速度記録から変換された変位波形の比較例．上図は村松

　　　　式速度計の記録を，中間図は変位帰還型サーボ加速度計の記録を，

　　　　各々，変位変換した結栗．伊豆半島東方沖地震（1980年6月29日，

　　　　M＝6，7）における中伊豆地殼活動観測施設でのNS成分記録．

Fig．6．20　（吻ρぴρo〃o〃）disp1acement　waveform　converted　from　velocity

　　　　seismogram．（〃〃刎θρo〃o〃）Disp1acement　waveform　conveれed　from

　　　　acceleration　seismogram．
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深層井観測により推定された厚い堆積層の地震応答特性一木下

　最後に，式（6．112）に基づく，本来の意味での帯域通過フィルタにっいて述べる．計算

手順は上述の通りであるので再論しない．まず，λ二ん。・ω。とする．このとき，フィルタ

は中心周波数九＝ω。／2πで1となり，バンド幅は，

となる．．ん。二0，32では，ん邊≒0．2となり，強震記録の処理で通常用いられる程度の特

性〔亀田（1975）〕となる．図6．21に振幅特性を例示する．また，九・ん。：O．01～0．05

程度の狭帯域にすれば，これはフーリエ並の分解能となり，振幅比特性を問題とする場合や

6．5．1の前処理用に使用される．

o
o

o

o

o

o

o 40

o

10

、

＼ 5

2．56
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o．砧

O－32

j6

＾ ＾IO’2 lO’1 　　　o　　1o　　　　　　　　　l　o

Frequency｛Hz〕

　　　　図6．21帯域通過フィルタの正規化利得

　　　　　　　　特性．一般的な目的ではん。＝

　　　　　　　　0．32，　加速度一変位変換では

　　　　　　　　〃。＝O．64，スペクトル比や波

　　　　　　　　数スペクトル推定の前処理では
　　　　　　　　〃。　001∫。一1程度のフィルタ

　　　　　　　　を用いる．

　　　　Fig．6．21　Amp肚ude　characteristics　of　a

　　　　　　　　bandpass　fi1ter　with　the　centra1

2　　　　　　　　frequency　of　1　Hz　for
　　　　　　　　力o＝0．16－40．
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