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1.　はじめに

　地震の震源過程解析には従来、断層モデルや速度構造

モデルを仮定して理論波形を計算し観測波形との違いを

最小とするような滑り量分布を推定する、波形インバー

ジョン法が用いられてきた。一方で、観測波形から震源

由来のコヒーレントな波を抽出して、その振幅を断層面

上に投影することで波群の励起域を推定する、バックプ

ロジェクション法（以下、BP 法）も震源過程解析の有

効な手法の一つとして用いられるようになってきた。一

般に、BP 法では解析対象の地震波形の波長に対して空

間的に密な観測網（アレイ）のデータを使用する。震源

過程解析に BP 法を用いる利点の一つとして、複数のア

スペリティーが存在したり破壊伝播速度が変化するよう

な複雑な破壊過程の場合であっても、波形インバージョ

ン解析のように計算を安定させるための様々な拘束をか

けることなく自然に破壊が伝播する様子を再現できると

いう点があげられる。

　BP 法によって震源過程を推定する場合、コヒーレ

ントな波の抽出の仕方にいくつかのバリエーションが

ある。1979 年の Imperial Valley Earthquake の震源域近

傍に設置された直線アレイのデータを用いて解析を行

った Spudich and Cranswick (1984) は、アレイ内の二つ

の観測点のデータの cross correlation を計算し、波の見

かけ速度を推定した。2004 年に発生したパークフィー

ルドの地震について、アメリカ地質調査所のパークフ

ィールド稠密地震計アレイのデータを用いて解析した

Fletcher et al. (2006) も、同様にアレイ内の２観測点の

cross correlation を用いているが、すべての観測点ペアに

ついて得られた値を平均している点がやや異なる。Ishii 

et al. (2005) は、Hi-net で観測された 2004 年スマトラ地

震の波形をスラントスタックすることで震源由来の波を

抽出し、破壊伝播の様子を推定した。また、Honda et al. 

(2008) は、2003 年十勝沖地震で北海道の道東地方で観

測された地震波の励起源を推定するために、ターゲット

とした波群の見かけ速度などの推定方法としてセンブラ

ンスを用いた。

　いずれの推定方法であっても、十分な数の観測点のデ

ータを用いれば S/N が大きくなり、地震波の励起源を推

定することは可能である。しかし、かならずしもアレイ

観測網近傍で地震が発生するとは限らず、比較的近傍の

既存の観測点をアレイと見なして解析を行う場合も多々

ある（例えば、Honda and Aoi, 2009）。そのような場合に

は十分にノイズを除去できず、結果として得られる震源

イメージにゴーストが入り込むことが考えられる。そこ

で、本報告では、センブランスの計算に、振幅の n 乗根

をとって足し合わせ、その後に n 乗して振幅を回復する

N th root stack の考え方を導入した、効率的にノイズを

抑制する新しいセンブランスの計算手法を提案する。

2.　方法

　まず、通常のセンブランスを用いた解析について説明

する。断層面上の地震波の励起された位置を推定するた

めに、想定した断層面を小断層に区切る。式 (1) で示さ

れるセンブランス係数の時系列 Sj(t) を求め、t について

足し合わせた値を断層面上に投影する。

 （１）

　ここで、U は観測波形、M はある時間窓内のサンプ

ル数、N は観測点数を示す。dtij は j 番目の小断層を震

源としたときの、基準観測点と i 番目の観測点の走時差

を示す。センブランス係数は、ある時間窓に含まれる波

形のトータルの入力エネルギー（分母）と、同じ時間窓

の中でスタックした波のエネルギー（分子）の比を表し
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ている。本報告では新しいセンブランス係数の計算手法

として、式 (1) を変形した式 (2) を提案する。

　　　　　　　　　　　　　　（2）

　ここで、Yk および Y’k は、以下の様にして求める。まず、

ある観測点の波形について、以下の計算を行う。

　　　　　　　　　　　　　（3）

　さらに、足し合わせた結果を n 乗して、振幅を復元す

る。

　　　　　　（3）

　この操作は、いわゆる N th root stacking　(Rost and 

Thomas, 2002) と呼ばれるもので、波形を足し合わせる

際に N 乗根をとることでサンプルの振幅の違いを減少

させることで、振幅の大きな位相よりも小さい振幅であ

ってもコヒーレントな波が強調される。この Yk を

　　　　　　に置き換える。分母についても同様に、

 

から、

を計算し、分母の　　　　　　と置き換える。また、最

大値が１となるように、分子と分母を Nn
で除する。こ

うすることで、震源由来以外の波を効率的にキャンセル

し、よりもっともらしい震源イメージが得られると期待

できる。

3.　解析のテスト

　上記で導入した新しいセンブランスの計算手法を用い

て、2007 年中越沖地震の再解析を行った。中越沖地震

は震源域が沖合であったため余震の震源分布の拘束があ

まく、発生直後は正確な断層面の推定が困難であった

(Shinohara et al., 2008)。その後、OBS による余震観測の

結果などから、震源域近傍では北西傾斜と南東傾斜の複

数の断層面が存在し、震源から南西方向に離れると南東

傾斜の断層が卓越するといった結果が得られている。こ

の地震について近地強震波形を用いたインバージョン

では、いずれの断層面を採用した場合であってもある

程度波形を説明できる（Aoi et al., 2008）。Honda and Aoi 
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図１　解析に使用した観測波形の NS 成分。強震波形を

1 回積分し、0.1-1.0Hz のバンドパスフィルタ

ーをかけたもの。各トレースの右肩に、観測点

名と最大値（cm/s）を示す。なお、観測波形は

時刻の精度がないため、P 波の理論走時を用い

て並べなおした。
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(2009) は、東京電力柏崎刈羽原発の強震動波形を用いた

BP 法によって震源過程解析を行っている。彼らは断層

モデルについての検討は行わず、Aoi et al. （2008）で採

用されたモデルのうち南東傾斜の断層面を採用した。得

られた震源イメージは Aoi et al. (2008) とおおまかには

似ているが、推定された地震波の励起域の収束はよいと

はいえない。その原因の一つは、震源由来でない波を従

来のアレイ解析法ではキャンセルしきれていないためと

考えられる。そこで、本報告で提案した計算手法を用い

て再解析を行い、震源イメージを推定するとともにいず

れの断層面がより妥当なモデルであるかの検討を行っ

た。

　図 1 に使用した観測波形を示す。観測波形は時刻の精

度がないため、P 波の理論走時を用いて並べなおした。

なお、走時計算に用いた構造は、Honda and Aoi (2009)

に準ずる。図２は、断層面上のある点で得られたセンブ

ランスの時系列の絶対値を足し合わせ、３つのモデルで

得られた値の最大値で規格化したものである。センブラ

ンスは、観測された波群が正しい走時差で足し合わされ

れば（正しい震源に波形が戻されれば）、大きな値とな

るため、ある波群の励起位置の妥当性はピークの大小で

判断できる。

　南東落ちの断層モデルについて、本研究の手法で計算

した結果を図２(a) に、従来の計算法による結果を図２

(b) に、北西落ちの断層モデルに本研究の手法を適用し

た結果を図２(c) に示す。震源は、両方の断層モデルに

図２　2007 年中越沖地震の震源イメージ。

コンターは、全体の最大値で規格化

してある。(a) 本報告で提案したセ

ンブランスの計算手法を用いた結果

（南東傾斜モデル）。(b) 従来のセン

ブランスの計算法による結果（南東

傾斜モデル）。(c) 本報告で提案し

たセンブランスの計算手法を用い

た結果（北西傾斜モデル）。星印は

Yukutake et al.,(2008) による震

源。
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含まれる。解析には Aoi et al. (2008) と同じ周期帯（0.1-

1.0 Hz）の速度波形を使用している。 (a) は (b) に比較し

て図１の観測波形に見られる 2 つの大振幅パルスの波源

が、二つのピークとしてより明瞭にイメージされてい

ることがわかる。また、震源付近のピークについて (a)、

(b) および（c）を比較すると、地震波励起の強度はほぼ

等しい。震源でのピークの大きさがほぼ同じ理由は、二

つの断層モデルで震源が共通の位置であり、メカニズム

的にも共役に近いため、本解析の周波数帯では分離が

できないためである。次に (a) と (c) を比較すると、2 つ

めのパルスの励起源に相当するピークは、(a) の南東落

ちモデルのほうがピークの値が大きく収束もよい。OBS

で得られた余震分布などからはこの領域では南東落ち断

層が示唆されている (Shinohara et al., 2008) が、本研究に

よる結果からも、２つめの大振幅パルスを説明するため

には、南東落ちの断層モデルが妥当であると考えられる。

 

5.　結論

　本報告では、従来のセンブランスの計算手法を改良

し、効率的にノイズを抑制できる新たなセンブランスの

計算手法を提案した。この計算手法を導入して 2007 年

中越沖地震について BP 法による震源過程解析を行った

ところ、二つめの大振幅パルスの励起源にあたる断層面

の南西部分について、北西傾斜モデルよりも南東傾斜モ

デルがよりセンブランスの値が大きくなり、断層モデル

として妥当であることがわかった。また、従来のセンブ

ランスの計算法と本報告で提案した計算法で比較したと

ころ、新しい計算手法による結果の方がより明瞭なピー

クができ、解像度の高い結果となったことから、新しい

計算手法の有効性が示された。今後理論波形を用いてよ

り詳細な検討を行う予定である。
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