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第１章 序論 

 

１.１ 背景・目的 

 我が国は 111 の活火山を有する世界有数の火山大国である．歴史を遡ると，国内外に

おいて多くの死傷者を伴う火山噴火が発生している．我が国においては，2014 年に発

生した御嶽山噴火が記憶に新しい．御嶽山噴火を契機として，我が国における火山研究

の重要性が再認識され，現在は来たる火山災害への防御策として，学際的に様々な研究

が行われている．その一つとして，地球物理学的アプローチを用いた火山体の内部構造

推定がある．内部構造の代表的な推定手法としては走時トモグラフィ法がある．これは

地震の初動走時から対象とする地下速度構造を推定するものである．速度構造を推定す

ることにより，マグマの有無やその位置の推定が可能となる．この情報は火山内部で起

きている物理現象を解明するために不可欠であり，今後の火山活動の予測，延いては火

山防災を講じる上で重要な基礎資料となる． 

 本学が所在する東京都区域内には，111 の活火山のうち 21 の活火山が存在しており，

全て島嶼地域に分布している．東京都島嶼地域の活火山の一つである八丈島は，火山防

災体制が必要な火山として，気象庁によって常時観測・監視の対象とされている．1606

年の西山噴火以降，噴火は記録されていないが，2002 年 8 月には西山付近で群発地震

が発生し，火山噴火の兆候であるマグマ貫入が示唆された．伊豆諸島の中では伊豆大島

に次ぐ人口を有する八丈島において，ひとたびの火山噴火による被害は甚大なものにな

ることは想像に難くない．したがって，研究対象地として八丈島を選定することには大

きな意義があるといえる． 

 そこで本研究では，研究対象地として八丈島を定め，走時トモグラフィ法を応用した

マルチステップ走時トモグラフィ法（Bai and Greenhalgh, 2005）を用いて，3次元的な地

殻構造推定を目的としている．  

 

１.２ 本論文の構成 

 本論文は全 6 章で構成されている．以下に，本論文の構成とその概略を述べる． 

 第 1 章では，本論文の背景と目的，構成を論述した． 

 第 2 章では，八丈島における形成史や最近の火山活動，地殻構造の既往の研究につい

て論述した． 

 第 3 章では，走時トモグラフィ法およびマルチステップ走時トモグラフィ法について

論述した．走時トモグラフィ法は，理論走時が観測走時に近似するようにモデルと震源

位置の修正を行い，もっともらしいモデルと震源位置を推定する手法である．マルチス
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テップ走時トモグラフィ法は，解析対象地域を探査対象の領域（ローカルモデル）とそ

れを含む広域的な領域（ラージモデル）の 2 つのモデルに分割した上で，ローカルモデ

ルを細かいセルに分割し，ラージモデルを粗いセルに分割する NUCM（Non-Uniform Cell 

Model）と，ローカルモデルのみインバージョンを行い，ラージモデルではインバージ

ョンを行わない PIM（Partial Inverted Model），以上 2 つの概念の特徴を合わせ持つ手法

である．すなわち，近地地震に加えてラージモデル内で発生する遠地地震を活用して解

像度の高い解析を可能とする手法である．特筆点としては，ラージモデルで発生する遠

地地震の波線経路が，ローカルモデルと交差する点(crossing points)を取得し，その点を

新たな震源とみなすことにより，完全にローカルモデルを対象とする逆問題とすること

である．狭域的な領域を対象とした逆問題では，広域的な領域と比較して，解くべきパ

ラメータが低減するため高精度の解を得ることができる． 

 第 4 章では，実データによる本解析に先立った以下 2 つの数値実験について論述し

た．1 つめの数値実験（数値実験 1）は，本手法の解析精度を評価するために，震源デ

ータを近地地震のみ，crossing points のみ，近地地震と crossing points の組み合わせの 3

ケースに分類した上で解析を行った．その結果，近地地震と crossing points の組み合わ

せを震源データとして用いたとき，最も良好な解析精度が得られ，本手法の優位性を確

認できた．2 つめの数値実験（数値実験 2）は，ローカルモデルサイズが解析結果に与

える影響を調べるために，ローカルモデルサイズを 20×20×30km，30×30×30km，

40×40×30km，60×60×30km の 4 ケースに分類した上で，それぞれにおいて解析を行っ

た．その結果，ローカルモデルサイズが解析結果に与えた影響について明らかになり，

その影響を考慮した上で最適なモデルサイズを選定する必要があることがわかった．  

 第 5 章では，マルチステップ走時トモグラフィ法を用いた八丈島の 3 次元地殻構造推

定について論述した．探査工学研究室では 2019 年 9 月から 2020 年 3 月（予定）までの

約 7 ヶ月間，八丈島および八丈小島の 46 地点において臨時稠密地震観測を行なってい

る．解析に使用した地震は 2019 年 9 月 6 日から 10 月 19 日までの 44 日間に震源決定さ

れた 91 地震を用いた．なお，臨時観測点 46 地点の他に防災科学技術研究所および気象

庁の常設観測点を加え合計 50 地点の検測データを用いた． 

 第 6 章では， 本研究のまとめと今後の課題について論述した． 
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第２章 八丈島における既往の研究 

 

２.１ 形成史 

 東京都島嶼部の伊豆諸島の一角を成す八丈島は，広域的な火山群である伊豆・小笠原・

マリアナ島弧北部の隆起帯，「八丈隆起帯」上の火山フロントに位置している．伊豆・

小笠原島弧は，太平洋プレートがフィリピン海プレートへの沈み込みにより形成された

ものであり，世界的にも大規模な島弧である．島弧には，八丈島を包含する伊豆諸島の

ほか，硫黄列島やマリアナ諸島などの活動的な火山島が存在している．八丈島周辺一帯

も広域的な火山群が形成されており，八丈小島や複数の海底火山が連なっている． 

 現在の八丈島は，東山及び西山火山から構成されているが，それぞれの活動年代は異

なっている．東山は約 14 万年前の横間ヶ浦火山の噴火に端を発し， 約 1 万 5 千年前の

三原火砕丘の形成により，現在の形となっている．西山は約 1 万 3 千年前に火山活動が

始まり，一度カルデラが形成された後，さらにその上に山体が成長することにより現在

の形となっている．西山の形成に伴い，東山・西山の 2 火山が接合し，現在の八丈島の

全貌が形成されたと考えられている 6)．  

 

 
 

BO：洞輪沢沖火山 KR：黒崎火山岩類 KO：小岩戸火山 HH・MZ：東白雲・水海山火山 

MI：御正体火山 NK：奈古ノ鼻火山 IG：伊郷名火山 MST：東山主成層火山 

MH：三原火砕丘 NS：西山火山 

図 2-1 八丈島の形成史（菅加世子, 1998) 
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２.２ 過去 1万年間の火山活動 

 東山火山においては，過去 1 万年間で計 6 回の噴火が発生しており，その全ては山腹

から山麓にかけて発生した側噴火である．最新の噴火は約 3700 年前に発生しており，

水蒸気爆発に伴う火砕物降下が堆積物より確認されている．東山火山の活動は，3700 年

前を最後に確認されておらず，地質学的観察からは火山活動の終息が示唆されている． 

 一方，西山火山は有史以前に少なくとも 30 回以上の噴火が発生しており，マグマ水

蒸気爆発とそれ以外の噴火による降下スコリアに伴う堆積物が確認されている．有史以

降は，計 4 回の噴火が発生している．4 回のうち最も大規模な噴火事例としては， 1518

年に西山山頂で発生した噴火である．古文書には「五年続テ焼ル」と記録されており，

人的および物的被害は甚大であったと思われる．最近の噴火は，1606 年に発生した八

丈島近海での海底噴火である．この噴火により，火山島が生成されたと記録されている

が，詳細は不明である．また，この前年（1605 年）にも，火砕物降下および溶岩流を伴

う比較的大規模な噴火が発生している． 

 1606 年以降の噴火は確認されていないが，2002 年 8 月には火山活動が確認され，西

山から北西沖にかけての深さ 10〜20km付近を震源とする地震活動が活発化した．また，

国土地理院と海上保安庁水路部（当時，現海上保安庁海洋情報部），名古屋大学が島内

にそれぞれ設置している GPS の連続観測データから，八丈島が東方向へ 1-5cm の水平

変動と 2-8cm の隆起の上下変動する地殻変動が確認された．東京大学地震研究所（2002）

は，その期間における傾斜計記録から，最大で 28µrad の東落ちの傾斜変動を記録して

いる．これら一連の地震および地殻変動より西山直下にマグマが貫入したと推定されて

いる． 

 

２.３ 地殻構造に関する既往の研究 

 地球科学分野が発展した 20 世紀頃から，地球物理学や地震学的アプローチより地殻

構造推定や噴火予知を目的とした研究が行われてきた．伊豆・小笠原島弧も 50 年以上

前から研究の対象とされており，下鶴ほか（1972）では数年間に及ぶ地震観測より地震

活動と火山活動の空間的な相関関係を発見している．最近の研究では，髙橋ほか（2015）

が伊豆・小笠原島弧全体の速度構造および地殻の進化過程を明らかにしている．田村

（2015）は地殻構造とマグマの相互関係より，島弧地殻生成および大陸の成因について

議論している． 

 2002 年の群発地震直後，八丈島の地殻構造に着目した研究は増加の兆しをみせた．

木股ほか（2004）は，地殻変動からダイクの貫入を示唆している．山谷ほか（2008）は，

AMT 法比抵抗探査より，山体中央部での熱水上昇を示唆している．萩原・渡辺（2019）
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は，群発地震発生後の 2003 年から 2018 年の微小地震データを使用して，地震波トモグ

ラフィ法で 3 次元速度構造推定と震源の再決定を行った．速度構造推定により，西山直

下において固結したマグマと考えられる高速度域が確認され，震源の再決定結果からは，

多くの地震活動が西山周辺直下の深さ 10〜14kmで発生する低周波地震であることが確

認された．低周波地震の発生成因としては，固結したマグマから供給された流体の上昇

によるものと解釈している（萩原・渡辺，2019）．以上のように萩原・渡辺（2019）は，

震源分布と火山内部の構造との相関関係を明らかにしているが，データとしては常設地

震観測網で得られたものを使用している．震源と観測点のジオメトリによって解像度が

支配されるトモグラフィにおいて，より高解像に地下構造をイメージングするには，既

存の観測網より高密度な地震観測を行う必要がある．より少ない期間データセットを用

いて，局所的な期間に注目した 3 次元速度構造を推定すると，萩原・渡辺（2019）で推

定された構造との時間変化を検出できる可能性もある．そこで本研究では，探査工学研

究室が八丈島において行なった臨時地震観測データから，八丈島における現在の 3 次元

速度構造を推定した．  

 

 
 

図 2-2 2003 年から 2018 年の震源分布と 3次元速度構造 (萩原・渡辺, 2019)． 



第３章 方法 

 

３.１ 走時トモグラフィ法 

３.１.１ 概論 

 トモグラフィとは，物体の外部の受信点で得られた透過情報や散乱情報を基にマトリ

ックス演算を行い，物体の内部の物理量分布を再構成しイメージングする手法である．

トモグラフィを活用した例として最も身近なものは，医療分野で使用される X 線 CT ス

キャンである．X 線 CT では人体を中心として一方から X 線を照射し，反対側の受信点

で人体を通過してきた X 線の強度を測定する．この工程を全方位から行うことによっ

て，各 X 線の強度情報から二次元的な人体内部の断面を再構築することが可能となる． 

 走時トモグラフィ法は X 線 CT スキャンと同様の原理より成り立っているが，発信点

および受信点は，それぞれ震源と観測点（地震計）になる（図 3-1）．走時トモグラフィ

では，データとして X 線強度ではなく，地震波の最初の到達時間である初動走時を使

用し，対象物の弾性波速度を物理量として再構成およびイメージングしている．自然地

震を用いる走時トモグラフィでは震源要素が未知であり，波線方向も震源から観測点ま

での垂直方向のみに限られる．また，観測点配置も地形的な制約を受ける．すなわち両

者の幾何学的配置によって，探査深度や解析精度が支配される．近年の地震活動が低調

な八丈島においては，震源データが不十分であるため，高精度に地殻構造をイメージン

グできない．したがって，本研究では震源データを拡充するために，近地地震に加えて

遠地地震を用いることにした． 

 

 
 

図 3-1 トモグラフィ概念図． 
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 走時トモグラフィの工程を大別すると，順解析（波線追跡）と逆解析の 2 要素から成

り立っている．順解析では波線追跡を行うことにより，波線経路と理論走時を算出し，

逆解析では理論走時と観測走時の残差より，速度構造モデルを修正する．理論走時と観

測走時の残差が許容値に収束するまで，順解析と逆解析を繰り返し行うことで，最終的

な速度構造モデルを推定する．自然地震を用いた走時トモグラフィでは，震源要素であ

る震源の座標と地震発生時刻が未知であり，これらは速度構造によって変化する．した

がって，自然地震を用いた走時トモグラフィでは速度構造モデルと同時に，震源要素を

修正する必要がある． 

 

自然地震を震源データとして使用した時の，走時トモグラフィ法の解析手順を以下に示

す． 

１. 解析領域内を離散化し，セルに適当な弾性波速度を与えて初期モデルを作成する． 

２. 波線追跡を行い，理論走時と波線経路を算出する．理論走時は，弾性波速度の逆数

であるスローネスを線積分することによって求められる． 

３. 算出された理論走時と観測走時の残差が，許容範囲内に収束するように速度構造モ

デルと震源位置を修正する． 

４. 2-3 の工程を繰り返して，観測走時と理論走時の残差が許容範囲内に収束した時に

解析を終了する． 

解析フローチャート（図 3-2）は以下の通りである． 

 

 

 

図 3-2 自然地震トモグラフィの解析手順． 
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３.１.２ 順解析 （pseudo-bending 法） 

 順解析（波線追跡）は，グラフ理論における最短経路問題として数値解析学分野にお

いて 20 世紀初頭より命題化されてきた．著名なアルゴリズムとしては，単一始点最短

経路問題（SSSP）を命題としたダイクストラ法やベルマン-フォード法，全点対最短経

路問題を命題としたワーシャル-フロイド法などがある．地震波の波線追跡アルゴリズ

ムとしては，Shooting 法（たとえば Jacob，1970）や Bending 法（たとえば Wesson，1971）

がある．本研究で用いるアルゴリズムは，先験的に選定した射出角からトライアンドエ

ラー的に最短距離となる波線経路を探索する Shooting 法や波線に関する偏微分方程式

を差分形式に変換して逐次的に解く Bending 法ではなく，Um and Thurber（1987）によ

って考案された pseudo-bending 法である． 

 pseudo-bending 法は，フェルマーの原理を満たすように波線経路に反復的に摂動を与

え，最短となる走時を探索する手法である．  

 走時は式（3-1）のように，震源と観測点を端点として，弾性波速度の逆数であるスロ

ーネスを線積分することによって表現される． 

 

𝑇 = # 𝑆 ∙ 𝑑𝑠
()*)+,)(

-./(*)
(3 − 1) 

 

ここで T は走時，S はスローネス（弾性波速度 V の逆数），ds は波線距離に相当するパ

ラメータを示している．実際の走時計算は波線経路をセグメントに区分化した上で行わ

れるため，セグメント k（k=2）についての走時 T は台形公式を用いると，式（3-2）の

ように示せる． 

 

𝑇 = 56𝑋8 − 𝑋89:6 ;
1
𝑉8
+

1
𝑉89:

> 2@
A

8BC

(3 − 2) 

 

ここで n は区分化したセグメントの総数，𝑋8は k 番目のセグメントの位置ベクトル，

	𝑉8は k 番目のセグメントの弾性波速度をそれぞれ示している．仮に全てのセグメント

の節点に対して同時に摂動を与えて走時の最小化を試みるとすると，膨大な数の非線形

解が生成される．pseudo-bending 法は，膨大な非線形解を生み出さないために，波線経

路上における 3 点間の中点に対して，反復的に摂動を与える手法（近似 3 点摂動法）を

とっている． 
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 近似 3 点摂動法の概念図を図 3-3 に示す．3 点における節点である𝑋89:と𝑋8E:を固定

した上で，波線経路上の中点である𝑋8に摂動を与えて，セグメント間走時が最短となる

ように，新しい中点となる𝑋8′を求める．𝑋8′を求めるにあたり，𝑋89:と𝑋8E:の空間的中

点にあたる𝑋G+Hから方向ベクトル𝑛，オフセット R が定義される．𝑛はフェルマーの原

理より，最短走時となる波線の曲率方向における固有特性を用いることで推定され，𝑛

によって R が決定される．波線の曲率は式（3-3）で示される． 

 

 
 

図 3-3 pseudo-bending 法（近似 3 点摂動法）の概念図（Um and Thurber，1987）． 

 

−𝑑２𝑟
𝑑𝑠C

= K(𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉) − (𝑑𝑉 𝑑𝑠⁄ )O𝑑𝑟 𝑑𝑠⁄ PQ 𝑉⁄ (3 − 3) 

 

ここで𝑟は波線に沿った位置ベクトル，𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉は勾配を示している．したがって左辺は

波線経路の較正，右辺は波線経路に垂直な速度勾配成分をそれぞれ示しており，位置ベ

クトルに垂直な速度勾配の成分が，波線経路の曲率に対して逆平行であるといえる．ま

た，𝑋8′の方向は，𝑋89:と𝑋8E:の 2 つの端点間の線方向によって近似的に与えられる．

すなわち，線方向に垂直な速度勾配の成分は曲率方向𝑛を規定することになる．𝑋8′は式

（3-3）を近似的に満たすことになり，これに対する正しいオフセット方向 R を与える

ことになる．上述したように，R は𝑛より求められており，式（3-4）で𝑛が求められる． 
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𝑛 = (𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉) − K(𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉) ∙ O𝑋8E: − 𝑋89:PQ ∙ O𝑋8E: − 𝑋89:P 6𝑋8E: − 𝑋89:6
C@ (3 − 4) 

 

ここで右辺第二項は，波線方向に平行な速度勾配の成分を示している． 

 摂動を与えるにあたり，𝑋8Sでの弾性波速度を推定する必要があり，𝑋89:と𝑋8E:の空間

的中点にあたる𝑋G+Hをテイラー展開することにより，式（3-5）のように𝑉8′が得られる． 

 

𝑉8S = 𝑉G+H + K𝑛 ∙ (𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉)G+HQ ∙ 𝑅 (3 − 5) 

 

ここで(𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉)G+Hは，𝑋G+Hの速度勾配を示している．以上より𝑋89:，𝑋8S，𝑋8E:の 3 点

を結ぶセグメントに沿って式（3-2）を最小化することにより，曲率方向𝑛に沿った正し

い摂動量 Rcがより得られる（式（3-6））． 

 

𝑅* = −(𝑐𝑉G+H + 1) W4𝑐𝑛 ∙ (𝑔𝑟𝑎𝑑	𝑉)G+HX⁄ + [(𝑐𝑉G+H + 1)C {𝐿C (2𝑐𝑉G+H)⁄ }⁄ ]: C⁄ (3 − 6) 

 

ここで L は𝑋G+Hから𝑋8E:までの距離を，c は𝑋89:から𝑋8E:までのスローネスの平均を示

している．波線経路の節点を除くすべての点に対して，新しい中点𝑋8Sを得るために式（3-

4），（3-6）を適用し，算出された走時が最速になるまで繰り返される． 

 Um and Thurber（1987）は，Bending 法などの従来法で最初に波線追跡を行い，初期波

線経路を算出した上で摂動を与えており，摂動後の走時が規定値以内に収束するまで繰

り返している．従来法より求めた初期波線経路と摂動を与えた後の波線経路の走時差は，

以降の走時の精度を評価する閾値となり，パラメータ P としている．波線経路のセグメ

ントはその後倍加され，その度に摂動を与えられた走時が計算され，P 以下となれば次

のセグメントに移る．全てのセグメントに対して摂動が与えられ，なおかつ P 以下とな

った時に繰り返し計算を終了する．アルゴリズムのフローチャートを図（3-4）に示す． 

 またこのアルゴリズムの特徴として，セグメントの総数が増えすぎると摂動量が過小

評価され，収束速度が遅くなる．また，初期値依存性があり，不均質性が高い構造にお

いては正確な波線経路が得られないことがある．さらに，遠すぎる震源を用いると摂動

量が過大評価され，波線距離が最小を取らない場合がある．収束性向上の方策として，

セグメントを少数に区分することもできるが，セグメントが少なすぎると摂動後の走時

が長くなる場合がある．そこで Um and Thurber（1987）は，摂動量を拡大することによ

って収束率を強化している．摂動量の拡大における強化係数を F（𝐹 ≧ 1）で表される

場合，新たに摂動を与えられた𝑋8SSは式（3-7）で示される． 
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𝑋8SS = 𝐹O𝑋8S − 𝑋8P + 𝑋8 (3 − 7) 

 

 

 

図 3-4 pseudo-bending 法のアルゴリズム（Um and Thurber，1987）． 

 

３.１.３ 逆解析 （非線形ダンプト最小二乗法） 

 最小二乗法は，得られたデータの誤差の二乗和を最小とするモデルパラメータを見つ

け出す手法であり，観測や実験などから得られる測定値に理論式を当てはめて解析する

場合において広く用いられる．地震波や X 線解析ピーク，赤外線吸収スペクトルなど

のような観測波形を分離又は分解する場合においてもこの手法は有効である．最小二乗

法は，当てはめようとするモデル関数が未知パラメータに関して線形であるか非線形で

あるかにより，線形モデルと非線形モデルに区別される．初めに，最小二乗法の基本的

概念を以下に示す． 

 今，m 回の測定で得られた測定値である𝑦c+(𝑖 = 1,2,3,⋯ ,𝑚)に，n 個のパラメータを持

つモデル関数𝑓+(𝑥̅)を当てはめる場合を考える．一般に各測定値における測定条件およ
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び方法を指定する量を横座標として表すが，ここでの𝑥̅は測定の横座標ではなく，最適

化しようとするパラメータを表している．また重みとして	𝑤+を与えた．最小二乗法は，

上述したように観測値と理論値の残差二乗和を式（3-8）を用いて，最小にするパラメー

タである𝑥l = (𝑗 = 1,2,3,⋯ , 𝑛)を求めるものである． 

 

𝑠(𝑥̅) =5𝑤+O𝑦+ − 𝑓+(𝑥̅)P
C

G

+B:

(3 − 8) 

 

次にこの式を展開していく．容易に展開するため𝑤+ = 1の場合について考える． 

 𝑦c+(𝑖 = 1,2,3,⋯ ,𝑚)の残差二乗和が各パラメータ𝑥̅8に関して最小となるには，その微

分が 0 となればよい．したがって，式（3-9）を解けばよい． 

 

𝜕𝑆(𝑥̅)
𝜕𝑥̅8

= −25
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

{𝑦+ − 𝑓+(𝑥̅)} = 0
G

+B:

(3 − 9) 

 

式（3-8）の微分係数行列はヤコビアン（Jacobian）行列と呼ばれ，その各要素は式

（3-10）で定義される． 

 

𝐴+l =
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

(3 − 10) 

 

 次に非線形モデルでの最適パラメータ推定法について論述する．非線形モデルにお

ける最適パラメータ推定法には，非線形ダンプト最小二乗法を使用した．この方法

は，反復解法（反復改良法：Gauss-Newton 法）を応用したものである．反復解法は二

回微分をするだけで，停留点を見つけ出せるものだが，その関数が最小値とは限らな

い問題が議論されてきた．その問題を解決したものが非線形ダンプト最小二乗法であ

る．初めに，Gauss-Newton 法を示す． 

 反復改良 m 回目のとき，近似値𝑥̅(G)に対する修正ベクトル∆𝒙ccccは式（3-11）で表され

る． 

 

∆𝑥cccc = 𝑥̅(GE:) − 𝑥̅(G) (3 − 11) 

 

式（3-11）は Newton-Raphson 法より，式（3-12）と示せる． 
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5
𝜕C𝑆(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l𝜕𝑥̅8

∆𝑥cccc8 = −
𝜕𝑆(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

, (𝑗 = 1,2,3,⋯ ,𝑚)
G

8B:

(3 − 12) 

 

式（3-12）を式（3-9）を参照して展開すると，式（3-13）と示せる．                   

 

𝜕C𝑆(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l𝜕𝑥̅8

= 25u
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

∙
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅8

−
𝜕C𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l𝜕𝑥̅8

{𝑦c+ − 𝑓+(𝑥̅)}v
G

+B:

(3 − 13) 

 

Gauss-Newton 法は，式（3-13）の右辺の第 2 項を除去した上で，式（3-12）を解く方

法である．第 2 項を除去した式（3-13）と式（3-9）を，式（3-12）に代入することに

より式（3-14）を導ける． 

 

5w5
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

∙
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅8

G

+B:

x
G

8B:

∆𝑥cccc8 =5
𝜕𝑓+(𝑥̅)
𝜕𝑥̅l

G

+B:

{𝑦c+ − 𝑓+(𝑥̅)} (3 − 14) 

 

ここで変数ベクトル𝑠̅とヤコビ行列 J，残差のベクトル𝐹cを用いて，反復公式は式（3-

15）と示される．反復公式よりヤコビ行列を変形すると，式（3-16）が導ける． 

 

𝑠̅8E: = 𝑠̅8 + ∆𝑠ccc (3 − 15) 

 

𝐽z𝐽∆𝑠ccc = −𝐽z𝐹c (3 − 16) 

 

式（3-16）の形は正規方程式と呼ばれる．すなわち非線形暗数を線形近似した解が∆𝑠ccc

となり，これを更新式として反復計算を行う． 

 本研究では観測値（観測走時）と理論値（理論走時）との差を二乗和で評価し，尤度

を最大とするパラメータ推定を行うが，一般的に波線の逆解析で使用されるガウス関数

は，未知パラメータの線形結合で表すことができないため非線形問題となる．非線形性

を伴うもっとも大きな要因は，未知の地震（自然地震）を震源データとして用いている

ことである．これにより，波線経路および再決定された震源と時間の速度構造への依存

性，震源位置自体の非線形性，逆解析中のある時点において大きなエラーを含んだデー

タの重みを小さくする選択などの非線形問題を解くことになる．非線形性をもつ最小二

乗解は安定性に欠く．そこで本研究では最小二乗解の安定性を向上させるために，
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Thurber（1981）などによって導入されてきた非線形ダンプト最小二乗法を用いて，パラ

メータ推定を行った．この手法は各セルを通過する波線の総量と方向性からダンピング

パラメータを決定するものであり，誤差関数に組み込まれる． 

 

３.１.４ NUCM （Non-Uniform Cell Model）と PIM （Partial Inverted Model） 

 

 本研究では，震源データとして近地地震に加えて遠地地震を用いている．遠地地震を

震源データとした，火山体の内部構造推定を目的とした研究事例はいくつか存在する．

Ellsworth and Koyanagi（1977）はキラウエア火山を対象とし，深さ 70km まで至る地殻

構造および上部マントル構造を推定している．Sharp et al.（1980）はエトナ火山を対象

とし，火山体直下深部における大規模な溶融体の存在を示唆している． 

 遠地地震を用いることにより，上記のように近地地震ではほぼ不可能な深部速度構造

の推定が可能となるメリットがある．デメリットとしては，逆解析において，velocity 

unknowns すなわち解くべきパラメータの総数が膨大になることである．一般的な走時

トモグラフィ法は，解像度を維持するために観測点密度と同等のセルサイズを用いる必

要がある．しかしモデルサイズは，遠地地震を包含するために大きくする必要がある．

つまり，小さいセルサイズかつ大きいモデルサイズを用いるために，逆解析において膨

大な解くべきパラメータが生成されてしまうのだ．また，これにより逆解析の収束速度

が著しく損なわれる．セルサイズを大きくすることにより，対応することも可能ではあ

るが，解像度の低下と走時誤差の増加を招く．したがって，遠地地震を震源データとし

て用いる場合，モデルおよびセルサイズのデザインを十分に検討する必要がある．検討

事項は以下の通りである． 

 

１. 高解像度維持するために，観測点密度と同等のセルサイズを設定する． 

２. 高精度を維持するために，逆解析において解くべきパラメータの総数を低減する． 

 

 NUCM と PIM は，遠地地震を用いる時のデメリットを克服するために考案された手

法である．NUCM（Non-Uniform Cell Model）は，高解像度の維持を目的として考案され

たモデルデザインの手法である（たとえば Thurber, 1987; Sambridge and Gudmundsson, 

1998）．この手法は，探査対象の領域（ローカルモデル）とそれを含む広域的な領域（ラ

ージモデル）の 2 つのモデルに分割した上で，ローカルモデルを細かいセルに分割し，

ラージモデルを粗いセルに分割するものである．  

 PIM（Partial Inverted Model）は，逆解析における解くべきパラメータの総数を低減す
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るために考案されたモデルデザインの手法である（たとえば Roecker, 1982; Eberhart-

Phillips, 1990）．この手法は，探査対象のローカルモデルのみにおいて速度構造の更新を

行い，ラージモデルでは速度構造の更新を行わないというものである．  

 NUCM と PIM を組み合わせることによって，探査対象の領域であるローカルモデル

を高解像度に表現することが可能になると同時に，逆解析における解くべきパラメータ

の総数を低減することが可能になる．しかし，PIM によりラージモデルの速度構造を固

定しても，震源の位置は修正されることになる．速度構造と震源は精度においてカップ

リング関係にあるため（Thurber, 1992），震源パラメータに誤差が含まれている場合，速

度構造にも誤差が反映される． 

 

３.２ マルチステップ走時トモグラフィ法 

５.３.１ 概論 

 マルチステップ走時トモグラフィ法は，探査対象領域における高解像度の維持を目的

として考案された NUCM と，逆解析における解くべきパラメータの低減を目的として

考案された PIM の組み合わせを拡張した手法であり，Bai and Greenhalgh（2005）によ

って初めて提唱され，パプアニューギニアのラバウル火山に適用し，マグマ溜まりの推

定に成功している．NUCM+PIM との大きな差異は，ラージモデルにおいて順解析を行

なった後に，ローカルモデルと交差する点（crossing points）を取得し，遠地地震の震源

を crossing points へ置き換えることである．移行することにより，震源データは近地地

震と crossing points のみになり，完全にローカル問題へと帰着することが可能になる． 

 この手法は NUCM+PIM と比較して，精度を大きく向上させることができる．マルチ

ステップ走時トモグラフィ法における全領域を対象とした順解析は，1 回のイタレーシ

ョンにおいて 1 回しか行わないため，計算速度を落とすことなくラージモデルを比較的

細かいセルに分割することができる．そのため，より高い精度の走時および波線経路を

算出することができる．一般的な走時トモグラフィにおいて，ラージモデルを細かく分

割した上で逆解析を行うと，膨大な不確実なパラメータを解く必要がある．しかし

crossing points を取得することによって，遠地地震を crossing points に転置した後に限っ

ては，ラージモデルにおける震源および速度構造の不確実性がローカルモデルに及ぼす

影響を除外することができるため，解析において精度を維持することができる．すなわ

ち，crossing points を取得することによって，逆解析の対象はローカルモデルのみとな

るため，膨大な総数の不確実なパラメータを考慮することなく，順解析においてラージ

モデルを細かく分割することができる．しかし，ラージモデルにおける誤差が大きすぎ

ると crossing points が誤配置となる可能性がある．誤配置は滑らかかつ比較的現実的な
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速度構造モデルを，初期モデルとして用いることである程度改善することができる．し

たがって，最初に粗いセルのラージモデルにおいて，逆解析を行うことが必要になる． 

 

５.３.２ 方法 

 マルチステップ走時トモグラフィ法の解析手順を以下に示す． 

１. 粗いセルのラージモデルにおいて逆解析を行い，速度構造モデルを取得し，このモ

デルを初期モデルとする． 

２. ラージモデルにおいて順解析を行い，crossing points を取得する． 

３. 震源（オリジナル）から crossing points までの理論走時（TTcal(org.-cross.)）を取得

する． 

４. 観測点で得られた観測走時（TTobs.(orig.)）と TT cal(org.-cross.)の差分より，crossing 

points から観測点までの観測走時（TTobs.(cross.-rec.)）を取得する． 

５. 近地地震および crossing points を震源データとして，ローカルモデルにおいて逆解

析を行う． 

６. 修正された速度構造を用いて，ラージモデルにおいて再び順解析を行う． 

７. 新しい crossing points を取得する 

８. 震源（オリジナル）から新しい crossing points までの理論走時（TTnew-cal(org.-cross.)）

を取得する． 

９. 観測走時（TTobs.(orig.)）と TTnew-cal(org.-cross.)の差分より，crossing points から観

測点までの観測走時（TTnew-obs.(cross.-rec.)）を取得する． 

10．修正されたローカルモデルにおいて逆解析を行う． 

11．上記 2-10 を繰り返して，走時残差の RMSE 許容値以内であれば解析を終了する． 

 

以下に crossing points を取得する際の留意点を示す． 

1. 同一震源と観測点とのジオメトリによって波線の入射角が異なるため，crossing 

points は観測点の分だけ現れる．すなわち，1 つの crossing points は 1 つのの観測点

のみに対応する．  

2. 遠地地震の波線経路がローカルモデルと交差する地点で crossing points は取得でき

るが，交差地点における経路の軌跡として 2 つのタイプが考えられる．1 つ目は，

上方から入射してくる波，すなわちこの先に下方へ弧を描くような軌跡をたどる波

である．2 つ目は，下方から入射してくる波，すなわちこの先は地表の観測点に向

かって鉛直上向き方向に延びる軌跡をたどる波である．前者はローカルモデルから

出ることも考えられる．すなわち，1 つの波線に対して 2 つの crossing points をマ
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ッピングすることになる．本手法における crossing points は上記のタイプについて

は考慮せず，あくまでも最初に交差するポイント（First crossing points）を crossing 

points として取得することにした． 

 

 

 
 

図 3-3 マルチステップ走時トモグラフィ法の概念図． 

 

Large Model 

観測点 

Local Model 

crossing points 



第４章 数値実験 

 

４.１ はじめに 
 本研究では，実データを用いた解析に先立ち，以下 2 つの数値実験を行った．すなわ

ち，震源データセットを変化させる数値実験（数値実験 1）とローカルモデルのサイズ

を変化させる数値実験（数値実験 2）である．数値実験 1 では，震源データとして近地

地震に加えて crossing points を用いた時，解析精度が向上するのかを調べた．数値実験

2 では，ローカルモデルのサイズが解析精度に与える影響について調べた．  

 

４.２ 数値実験 1 （パラメータ：震源データ） 
４.２.１ 概要 

 数値実験 1におけるパラメータは震源であり，ケース 1近地地震のみ，ケース 2crossing 

points のみ，ケース 3 近地地震＋crossing points の 3 ケースで解析を行った．手法として

は，3 ケース共通でローカルモデルに速度不均質を配置した上で，波線追跡を行い，擬

似観測走時を作成する．その後トモグラフィを行い，速度不均質の再現度より各震源パ

ラメータを評価する．ケース 2 および 3 で用いる crossing points は，疑似観測走時作成

の際に取得する．そして疑似観測走時と震源から crossing points までの走時の差分によ

り，crossing points から観測点までの走時を取得し，それを観測走時としている．Bai and 

Greenhalgh（2005）も震源データをパラメータとしたスタディを行っており，近地地震

＋crossing points を震源データとして用いることの有用性を示している．したがって，

数値実験 1 においては，モデル，震源データ，観測点を Bai and Greenhalgh（2005）と同

様に設定した． 

 

４.２.２ データ 

 モデルサイズはラージモデルを 500×500×60km，ローカルモデルを 100×100×30km

とした．ラージモデルにおけるセルサイズは 10×10×10km，ローカルモデルにおけるセ

ルサイズは 5×5×30km とした．ラージモデルは滑らかな均一構造としている．ローカル

モデルには速度不均質を与えている．深さ 0km 地点の中心部において，20km 四方で

+25.00%の速度不均質を，深さ 20km 地点の中心部の東西において，20km 四方で±

16.67%の速度不均質をそれぞれ与えた．観測点は深さ 0km に√2×5km の間隔を空けて計

41 地点配置した．震源データとして用いる近地地震と遠地地震は，それぞれ深さ 5km

と 0km に 20 個ずつ配置した．なお数値実験 1 は P 波のみを用いている．図 4.1，4.2 に

それぞれ震源と観測点の分布図と速度不均質を与えたモデル構造を示す．解析に用いた
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速度構造は表 4.1 で示す．  

 

 
 

図 4.1 震源および観測点分布図．大枠：ラージモデル，小枠：ローカルモデル，赤三

角：観測点（41 個），黒丸：震源（ローカルモデル内 20 個，ラージモデル内 20 個） 

 

 

表 4.1 解析に用いた 1 次元速度構造． 
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図 4.2 速度不均質を与えたモデル構造． 
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４.２.３ ケース 1．近地地震を震源データとしたときの結果 

 ケース 1 では，震源データとして近地地震 20 個のみを使用している．すなわち，全

ての震源はローカルモデル内に存在するため，crossing points の取得は行っていない．

図 4.3 に近地地震の震源と観測点の分布図を，図 4.4 に波線経路をそれぞれ示す． 

 

 
 

図 4.3 近地地震の震源および観測点分布図．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三

角：観測点（41 個），黒丸：近地地震の震源（20 個） 
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図 4.4 近地地震の波線経路．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三角：観測点（41

個），青丸：近地地震の震源（20 個） 
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結果を以下の図 4.5 に示す． 
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図 4.5 近地地震のみを震源データとしたときの速度構造 

 

 図 4.5 より，近地地震のみを使用したとき深さ 20km の速度不均質を表現することが

できなかった．浅部は波線密度が高く，精度よく表現することができたが，深さ 20km

以深については波線が通過しておらず解析精度が低い結果となった． 
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４.２.４ ケース 2．crossing points のみ震源データとしたときの結果 

 ケース 2 では，震源データとして crossing points の 820 個を使用している．crossing 

points はラージモデルにおいて波線追跡を行い，遠地地震から置き換えられたものであ

る．図 4.6に遠地地震の震源と観測点の分布図を，図 4.7に波線追跡後に得られた crossing 

points と観測点の分布図を，図 4.7 に crossing points を震源としたときの波線経路をそれ

ぞれ示す． 

 

 

 

図 4.6 遠地地震の震源および観測点分布図．赤枠：ラージモデルおよびローカルモデル

（500km，100km），赤三角：観測点（41 個），黒丸：遠地地震の震源（20 個） 
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図 4.7 波線追跡後に得られた crossing points と観測点の分布図．赤枠：ローカルモデル

（100km），赤三角：観測点（41 個），緑丸：crossing points の震源（820 個） 

 

139˚00'

139˚00'

139˚30'

139˚30'

140˚00'

140˚00'

140˚30'

140˚30'

32˚30' 32˚30'

33˚00' 33˚00'

33˚30' 33˚30'

0 50
km

0

10

20

30

40

50

D
ep
th
(k
m
)

0 10 20 30 40 50

Depth(km)



 27 

 
 

図 4.8 crossing points の波線経路．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三角：観測点（41

個），緑丸：crossing points の震源（820 個） 
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結果を以下の図 4.9 に示す． 
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図 4.9 遠地地震のみ（crossing points）を震源データとしたときの速度構造 

 

 図 4.9 より crossing points のみを震源データとして用いたとき，ケース 1 よりも深部

の速度不均質を表現することができた．しかし 10km より浅い構造では，屈折波が著し

く不足し，鉛直上向きの波しか通過しないため解析精度が低下している．結果として深

さ 0km に配置した速度不均質を表現することはできなかった． 
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４.２.５ ケース 3．近地地震＋crossing points を震源データとしたときの結果 

 ケース 3 では，震源として近地地震と crossing points をそれぞれ 20 個と 820 個使用

している．crossing points はラージモデルにおいて波線追跡を行い，遠地地震から置き

換えられたものである．図 4.10 に近地地震と波線追跡後に得られた crossing points と観

測点の分布図を，図 4.11 に crossing points を震源としたときの波線経路をそれぞれ示す． 

 

 
 

図 4.10 近地地震と波線追跡後に得られた crossing points と観測点の分布図．赤枠：ロー

カルモデル（100km），赤三角：観測点（41 個），黒丸：近地地震（20 個），緑丸：crossing 

points の震源（820 個） 
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図 4.11 近地地震と crossing points の波線経路．赤枠：ローカルモデル（100km），赤三

角：観測点（41 個），黒丸：近地地震（20 個），緑丸：crossing points の震源（820 個） 
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結果を以下の図 4.12 に示す． 
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図 4.12 近地地震＋遠地地震（crossing points）を震源データとしたときの速度構造 

 

 図 4.12 を，ケース 1，2 と比較すると，最も良好に速度不均質を表現できている．深

さ 0km から 20km については，近地地震により屈折波が増加したことで解析精度が向

上した．ケース 2 でも同様の事象が見てとれるが，crossing points のほとんどはローカ

ルモデルの底にマッピングされている．したがって 25km 以深においては，ほぼ鉛直上
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向きの波が通過している．その結果波線経路に沿う垂直方向に‘滲み’が発生した．  

 

４.２.６ まとめ 

 数値実験 1 では，近地地震に加えて crossing points を震源データとして用いたときの

優位性を確認することができた．しかし，crossing points のほとんどがローカルモデル

の底面にマッピングされることにより，波線のほとんどが鉛直上向きになり，波線経路

に沿う垂直方向に‘滲み’が発生した．数値実験 1 において近地地震および遠地地震の

深さは，それぞれ 5km と 0km の浅部に配置しているため，波線経路がある程度制限さ

れている．そのため crossing points はローカルモデル底面にマッピングされ，結果とし

て厳しい条件下での解析だったといえる．実データを使った解析においては，稠密地震

観測などを行い地震数を増やすことで，波線密度が大きくなるため，より高精度の解析

結果が得られると考えられる．また，同様の数値実験を行った Bai and Greenhalgh（2005）

と，本数値実験 1 を比較すると，近地地震と crossing points を震源として用いたときの

高精度や，‘滲み’の発生などについて同様の結果が得られた．Bai and Greenhalgh（2005）

で行ったパラメトリックスタディの結果を図 4.13 に示す． 

 

 
 

図 4.13 Bai and Greenhalgh（2005）による数値実験結果．左下：速度構造モデル，左

上：近地地震のみを震源データとして得られた速度構造，右上：crossing points のみを

震源データとして得られた速度構造，右下：近地地震＋crossing points を震源データと

して得られた速度構造 
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４.３ 数値実験 2 （パラメータ：ローカルモデルサイズ） 

４.３.１ 概要 

 数値実験 2 ではローカルモデルサイズをパラメータとして，サイズを変更することに

よって，解の不確実性の増減および解像度に与える影響を調べることを目的としている． 

ローカルモデルサイズでは， 20×20×30km（ケース 1）， 30×30×30km（ケース 2），  

40×40×30km（ケース 3）， 60×60×30km（ケース 4）の 4 ケースで解析を行った．各ケ

ースにおいて checkerboard resolution test（以下，CRT）を行い，得られた結果の解像度

より評価した．CRT は得られたトモグラフィにおける解像度を評価する手法であり，

Humphreys and Clayton（1988）によって考案されたものである．CRT では摂動（±10%

など）を与えたモデルを真の地殻構造と仮定する．この地殻構造において波線追跡を行

い，疑似観測走時を作成し，得られた疑似データからインバージョンを行い，解析結果

の再現性から解像度を評価する．波線密度が低くなると，再現性は低くなるため，ロー

カルモデルサイズを変更することで再現性も大きく変化すると考えられる．一般的には，

解析領域内のセルサイズを変化させて解析を行い，各サイズにおける解像度から最適な

セルサイズを決定するために用いられる． 

４.３.２ データ 

 震源データは，防災科研 Hi-net の気象庁一元化処理震源リストで公開されているも

ののうち，2019 年 6 月 1 日から 12 月 6 日までに八丈島周辺で発生した地震 111 個を使

用した．なお数値実験 2 は P 波のみを用いている．観測点は，探査工学研究室が八丈島

にて行った臨時稠密地震観測（第 5 章参照）で設置した 46 地点とした．観測点分布図

と震源分布図を，それぞれ図 4.14と 4.15で示す．ラージモデルサイズは，200×200×100km

としている．セルサイズは，西山を中心とした 20×20×30km の範囲を 2×2×2km で区切

り，60×60×30km までの範囲を 5×5×2km で区切った．その外側は 10×10×10km で区切

った．各セルに与えた摂動は±10%とした． 
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図 4.14 八丈島の観測点分布図． 赤三角：臨時観測点 

 

 

図 4.15 震源および観測点の分布図．黒丸：震源（111 個），赤三角：観測点（46 地点），

外枠：ラージモデル（200×200×100km） 
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４.３.３ ケース 1．ローカルモデルサイズ 20×20×30km としたときの結果 

 震源データは，ラージモデル内で発生した遠地地震 111 個であり，ラージモデルにお

いて波線追跡を行うことで，crossing points が 5,106 個得られた．インバージョンは， 

crossing points の合計 5,061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた

crossing points の分布図と，CRT の結果をそれぞれ図 4.16 と図 4.17 に示す． 

 

 
 

図 4.16 crossing points の分布図．青丸：crossing points（5,106 個），赤三角：観測点（46

個），外枠：ローカルモデル（20×20×30km） 
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図 4.17 ローカルモデルサイズ 20×20×30km のしたときの CRT の結果 
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 図 4.17 より島直下深さ 0km から 6km 程度までは高解像度で表現でき，深さ 8km か

ら 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．深さ 14km 以深においては

低解像度となった．これらは，crossing points のほとんどが 20km 以浅にマッピングされ

たことによって，深部における波線密度が小さくなったことに起因すると考えられる． 

４.３.４ ケース 2．ローカルモデルサイズ 30×30×30km としたときの結果 

 震源データは，ラージモデル内で発生した遠地地震計 111 個であり，ラージモデルに

おいて波線追跡を行うことで，crossing points が 5,106 個得られた．インバージョンは， 

crossing points の合計 5061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた

crossing points の分布図と，CRT の結果をそれぞれ図 4.18 と図 4.19 に示す． 

 

 

 

図 4.18 crossing points の分布図．青丸：crossing points（5,106 個），赤三角：観測点（46

個），外枠：ローカルモデル（30×30×30km） 
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図 4.19 ローカルモデルサイズ 30×30×30km のしたときの CRT の結果 
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 図 4.19 より，島直下においては深さ 0km から 6km 程度まで高解像度で表現でき，深

さ 8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部におい

ては信頼性は低いが，深さ 18km まで色のパターンは表現できた．またケース 1 よりも

crossing points が深部にマッピングされている．しかし，島直下および島の南部の深さ

14km 以深においては，ケース 1 と同様に低解像度となった．またモデルサイズを拡張

することによって，ケースと比較して波線密度が小さいセルの総数が増加し，velocity 

unknowns の総数も増加している．  

４.３.５ ケース 3．ローカルモデルサイズ 40×40×30km としたときの結果 

 震源データは，ローカルモデル内で発生した近地地震 3 個と，ラージモデル内で発生

した遠地地震 108 個の計 111 個であり，ラージモデルにおいて波線追跡を行うことで，

crossing points が 4,968 個得られた．インバージョンは，近地地震と crossing points の合

計 5,061 個を震源データとして行った．波線追跡によって得られた crossing points およ

び近地地震の分布図と，CRT の結果をそれぞれ図 4.20 と図 4.21 に示す． 

 

 
 

図 4.20 近地地震と crossing points の分布図．黒丸：近地地震（3 個），青丸：crossing 

points（4,968 個），赤三角：観測点（46 個），外枠：ローカルモデル（40×40×30km） 
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図 4.21 ローカルモデルサイズ 40×40×30km のしたときの CRT の結果 
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 図 4.21 より，島直下においては深さ 0km から 6km までは高解像度で表現でき，深さ

8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部および東部

においては，信頼性は低いが深さ 18km まで色のパターンは表現できた．またケース 1・

ケース 2 と比較して crossing points は深部にマッピングされている．しかしモデルサイ

ズを拡張することによって，ケース 1・ケース 2 と比較して波線密度が小さいセルの総

数が増加し，velocity unknowns の総数も増加している． 

４.３.６ ケース 4．ローカルモデルサイズ 60×60×30km としたときの結果 

 震源データは近地地震 15 個と遠地地震 96 個の計 111 個であり，ラージモデルにおい

て波線追跡を行うことで，crossing points が 4,416 個得られた．インバージョンは，近地

地震と crossing points の合計 4,431 個を震源データとして行った．波線追跡によって得

られた crossing points および近地地震の分布図と，CRT の結果をそれぞれ図 4.22 と図

4.23 に示す． 

 

 
 

図 4.22 近地地震と crossing points の分布図．黒丸：近地地震（15 個），青丸：crossing 

points（4,416 個），赤三角：観測点（46 個），外枠：ローカルモデル（60×60×30km） 
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図 4.23 ローカルモデルサイズ 60×60×30km のしたときの CRT の結果 
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 図 4.23 より，島直下においては深さ 0km から 6km までは高解像度で表現でき，深さ

8km から 12km までは色のパターンは表現できたが信頼性は低い．島の北部においては

深さ 20km まで，島の東部においては 28km まで，信頼性は低いが色のパターンは表現

できた．またケース 1・ケース 2・ケース 3 と比較して crossing points は深部にマッピン

グされている．しかしモデルサイズを拡張することによって，ケース 1・ケース 2・ケ

ース 3 と比較して波線密度が小さいセルの総数が増加し，velocity unknowns の総数も増

加している． 

４.３.７ まとめ 

 数値実験 2 では，4 ケースのローカルモデルサイズで CRT を行い，解析精度と解像

度の関係について調べた．ケース 1 のような小さなローカルモデルを設定すると，

velocity unknowns の総数は非常に少なくなり，CRT 結果は良好となった．ケース 4 のよ

うな大きなモデルを設定すると velocity unknowns の総数は膨大になり，CRT 結果にお

いても未知数が多かった．一方で，ケース 4 のような大きなモデルにおいては，ケース

1 と比較して，ローカルモデル内の近地地震数が増加し，ラージモデルにおける不確実

性の影響が減じられる利点もある．また全てのケースの CRT より，八丈島直下の解像

度に関しては，モデルサイズによる影響を受けないことが確認できた（図 4.24）．図 4.24

は，全てのケースにおける八丈島直下の 6km までの CRT 結果を示している．数値実験

2より，ローカルモデルサイズが解析結果に与える影響が明らかになった．この影響は，

震源と観測点のジオメトリによって大きく変化すると考えられる．したがって，実デー

タを用いた解析に先立ち，ローカルモデルサイズをパラメータとしたケーススタディを

行った上で，最適なモデルサイズを選定する必要があることがわかった． 
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図 4.24 深さ 0〜6km の CRT 結果．左：ケース 1，左中：ケース 2，右中：ケース 3，右：

ケース 4
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第５章 八丈島 3 次元地殻構造推定 

 

５.１ 臨時稠密地震観測 

 八丈島には現在，気象庁および防災科研の 4 つの地震計が設置されている．これらの

常設地震観測網のデータを使用して，震源と観測点のジオメトリによって解像度が支配

されるトモグラフィを行ったとしても，解像度の高い結果を得ることはできない．高解

像度で地下構造をイメージングし，高精度で震源分布を推定するためにも，既存の観測

網より高密度な地震観測を行い，データを取得する必要がある． 

 そこで，探査工学研究室では 2019 年 9 月から 2020 年 3 月（予定）までの約 7 か月

間，八丈島内 46 地点において臨時稠密地震観測を行っている．観測に先立ち，Omori 

and Oda（2018）は，近年地震活動が低調な八丈島を対象として，高解像度で地下構造を

イメージングするためには，どの程度の観測期間および観測点が必要になるのかを数値

実験で検討している．その結果，観測点を 30 点以上設置し，期間として 6 か月の観測

を行う必要があると指摘している．観測日程および観測点数は，数値実験結果を反映し

ている．臨時観測点のジオメトリは，2002 年に群発地震が発生し，ダイクの貫入が示唆

された西山山頂付近を中心にしている．臨時観測点および常設観測点分布図と各観測点

情報を，それぞれ図 5.1 と表 5.1 に示す． 

 

 
 

図 5.1 観測点分布図（50 地点）．赤三角：臨時観測点（46 地点），緑四角：常設観測

点（4 地点） 
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表 5.1 臨時観測点情報 
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５.２ データ 

 解析に使用した観測点は，臨時観測点に気象庁および防災科研の常設観測点を合わせ

た 50 地点，使用した地震は 2019 年 9 月 6 日から 10 月 19 日までの 44 日間に観測した

データを用いて，震源決定された 91 地震である．震源決定は，WIN システム（卜部・

束田，1992）より P 波・S 波の到達時刻と P 波初動極性の自動検測を行った後，hypomh

（Hirata and Matsu’ura，1987）を用いて行っている．P 波初動データは 1,421 個，S 波初

動データは 1,326 個であった．震源分布を図 5.2 に示す． 

 

 

 

図 5.2 震源分布図（103 個）．黒丸：震源（103 個），赤三角：観測点（50 地点） 

 

５.３ 地下構造の離散化 

 マルチステップ走時トモグラフィ法では，モデルをそれぞれの格子点間隔が異なるラ

ージモデルとローカルモデルに分割する．それぞれのモデルのセルサイズは，波線密度
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および解像度に応じ，最適に決定しなければならない．そのため，ラージモデルおよび

ローカルモデル双方において CRT を行い，離散化（最適なセルサイズの決定）を行っ

た．モデルにおける速度値は，萩原・渡辺（2019）で推定された値を使用した．初期モ

デルにおける速度値を表 5.2 に示す． 

 

表 5.2 初期モデルにおける速度値. 

 

 

５.３.１ ラージモデル 

 モデルサイズは 300×300×60km とし，水平方向における最適なセルサイズを決定する

ために CRT を行った．ここではセルサイズが，150×150km，75×75km，50×50km の 3 ケ

ースについて検討している．図 5.4 が CRT の結果である． 
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図 5.3 ラージモデルにおける CRT 結果．左：150×150km，中：75×75km，右：50×50km 

 

図 5.3 より，浅部においては全ケースにおいて良好な解像度が得られなかった．深部に

おいては，水平方向のセルサイズを 150×150km とした時，最も良好な解像度が得られ

た．したがって，本解析におけるラージモデルのセルサイズは 150×150km とした．ま

た，ラージモデルにおける波線経路を図 5.5 に示す． 
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図 5.4 地震の波線経路．赤枠：ラージモデル，赤丸：震源 

 

５.３.２ ローカルモデル 

 ローカルモデルにおけるモデルサイズは，ケース 1．20×20×30km，ケース 2．

30×30×30km，ケース 3．40×40×30km，ケース 4．60×60×30km の 4 ケースを検討した．

ケース 1 における近地地震は 19 個，ケース 2 は 26 個，ケース 3 は 26 個，ケース 4 は

28 個であった．モデルサイズを大きくすると，velocity unknowns が増加し解像度が落ち

る．一方，小さくするとローカルモデル内の地震が減少し，ラージモデルの不確実性の

影響を受ける．これらのモデルサイズの影響を考慮し，モデルサイズはケース 2. 

30×30×30km とした．ローカルモデルサイズをケース 2 としたときの，震源データは近

地地震 26 個と crossing points2035 個になった．図 5.5 に，近地地震と crossing points の

震源分布を示す． 
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図 5.5 ローカルモデルにおける近地地震と crossing points の震源分布図．黒丸：近地地

震（26 個），緑丸：crossing points（2035 個），赤三角：観測点（50 地点） 

 

 セルサイズは西山を中心に水平方向 10×10km の範囲では水平方向のセルサイズを

2×2km とし，その外側のセルサイズを 5×5km とした．図 5.6 に CRT の結果を示す．島

の東部においては深さ 8km まである程度の解像度で表現することができた．一方深さ

10km 以深においては，低解像度となった．しかし本解析はわずか 44 日間分の震源デー

タで，6 か月の震源データに対して従来法を適用した Omori and Oda（2018）よりも，良

好な解像度を得ることができた（図 5.7） 

）． 
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図 5.6  CRT 結果 
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(a) Omori and Oda（2018） 

 

 

 

 (b) 本研究 

図 5.7  CRT による解像度の比較 

 

 

５.４ 3 次元解析 

 マルチステップ走時とモグラフィ法により得られた八丈島の P 波速度構造および

Vp/Vs を，図 5.8 に示す．P 波速度構造は初期モデルを基準とした変化率（%）で表して

いる．初期モデルとしては，萩原・渡辺（2019）より推定された 3 次元構造を使用した． 

 図 5.8a より八丈島直下の深さ 0〜10km までの浅部構造は初期速度構造と比較して，

低速度の領域が広がっている．八丈島西部の深さ 10km においては低速度領域があり，

その周辺部は高速度域が囲んでいる．この付近は木俣ほか（2004）においてダイクの貫

入が示唆されている領域である．Vp/Vs は高い値を示しており，溶融体の存在が考えら

れる．しかし，この領域は解像度が十分とはいえないため，今後詳細な検討が必要であ

る． 
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(a) P 波速度構造 
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(b) Vp/Vs 構造 

図 5.8 マルチステップ走時トモグラフィによる地殻構造 
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第６章 結論 

 

６.１ 考察・まとめ 

 第 4 章の数字実験では 2 つのパラメトリックスタディを行い，数値実験 1 ではローカ

ルモデルに速度不均質を配置し，得られた速度構造の再現性より各パラメータを評価し

た．数値実験 1 よりマルチステップ走時トモグラフィ法を適用し，近地地震と crossing 

points を震源データとしたときに，もっとも高い再現性を得ることができ，本手法の優

位性を確認できた．数値実験 2 ではローカルモデルサイズをパラメータとし，解の不確

実性の増減および解像度に与える影響を CRT より評価した．数値実験 2 より八丈島直

下の解像度に関しては，モデルサイズの影響を受けないことが確認できた．一方で，モ

デルサイズの大きさの差異による，メリット・デメリットを確認できた．以上より，実

データを用いた解析に先立ち，最適なモデルサイズを選定する必要があることがわかっ

た． 

 第 5 章では，八丈島における実データを用いた 3 次元解析に先立ち CRT を行った．

CRTでは，島の東部において深さ 8kmまである程度の解像度で表現することができた．

また深さ 10km 以深においては，低解像度での表現となった．しかし本解析は 44 日間

分の震源データで，6 か月の震源データに対して従来法を適用した Omori and Oda（2018）

よりも，良好な解像度を得ることができた． 

 3 次元解析では，浅部構造における低速度領域の広がりや，八丈島西部の深さ 10km

における低速度領域とそれを囲む高速度領域を確認した．後者は木俣ほか（2004）にお

いてダイクの貫入が示唆されている領域とほとんど一致している．この領域における

Vp/Vs は高い値を示したため，溶融体の存在が考えられる．しかし，この領域は解像度

が十分とはいえないため，今後詳細な検討が必要である．  

 

６.２ 今後の課題 

 本研究における八丈島の 3 次元地殻構造推定はわずか 44 日間のデータより推定して

いる．Omori and Oda（2018）よりも高い解像度となったが，深さ 10km 以深の深部構造

においては低解像度となった．信頼性の高い地殻構造を得るためには，全ての観測期間

のデータを用いた解析を行う必要があると考えられる． 

 また，マルチステップ走時トモグラフィ法において用いた波線追跡手法は，pseudo-

bending 法である．3.1.2 で示したが，この手法は、初期値依存性があり，不均質性が高

い構造においては正確な波線経路が得られない場合があることが指摘されている．さら

に震源が遠すぎると摂動量が著しく大きくなるため，正しい波線経路とならない場合が
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ある．したがって，理論走時における誤差が発生ることになり，結果として逆解析にお

いても誤差が生じることになる．今後は，異なる波線経路手法を用いたケーススタディ

などを行うことで解の信頼性を向上させる必要がある．
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