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大阪平野の 3 次元地盤構造モデルの作成 
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Abstract: We newly developed a three-dimensional subsurface structure model beneath the Osaka Plain, 
southwest Japan, that covers the eastern part of the Osaka sedimentary basin. The model was constructed 
by integrating both geophysical and geological data such as gravity anomaly, seismic reflection profiles, 
and borehole data. From this information we selected marine-clay beds, volcanic ashes and a geomagnetic 
polarity boundary as key markers, and inferred their distributions over the model area. We then estimated 
the seismic velocity and density of the sediment layer as a function of depth and time since deposition. 
The basin-floor in our model has wedge-like structures formed by repeated activity of reverse faults. 
Comparison of our model with other subsurface structure models shows several differences, reflecting the 
different amount of data. Numerical simulation of ground motions using the subsurface structure 
reproduced basin-induced surface waves, which were not reproduced from a flat-layered velocity 
structure, but synthetic waveforms are still different from the waveforms observed in the southern part of 
the plain. These discrepancies may result from erroneous modeling of the basin floor in the southern part. 
In the eastern part of the plain, body waves arrive later than observed probably because of 
underestimation of seismic velocity of the sediment layer.  
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１．はじめに 

 活断層研究センター地震被害予測研究チームでは，

平成 13 年度より 4 ヶ年計画で大阪・神戸地域を対象

とした地震被害予測図作成を目指すプロジェクトを

開始した．このプロジェクトの特徴は，地質学的な

知見を取り込んで，地殻構造と起震断層のモデルを

作成し，それらをもとに強震動の数値計算を行う点

にある．ここでは，この計画の一環として進められ

ている大阪平野の地盤構造モデルの作成について述

べる． 
 大阪平野は堆積盆地内に位置するため，到達した

実体波が盆地端で回折して表面波 (盆地端生成波：

川瀬, 1993) に変換され，盆地内を伝播する現象が観

測されている (鳥海, 1975; Hatayama et al., 1995)．盆

地端生成波の周期は盆地の構造に規定され，大阪平

野では数秒程度である．この周期は大型建造物の固

有周期に近く，大地震発生の際には，これらの建造

物に被害が発生することが懸念される． 
 盆地端生成波は，堆積層内を伝わる直達 S 波と盆

地端付近で強めあう形で干渉し，大きな被害を起こ

す強震動を生成しうること  (basin edge effect: 
Kawase, 1996) が，近年認識されてきた．大阪平野域

でも，この増幅効果が盆地端付近で起こる可能性が

ある．大阪平野域では，その内部にも基盤岩上面深

度に落差がある (例えば，Ikebe et al., 1970) ため，平

野内部でも同じ現象が発生する可能性がある．この

増幅効果の考察には，基盤岩上面の形状をできるだ

け正確に把握することが必要である．Graves et al. 
(1998) は，基盤形状が正確にモデル化されなかった

場合，強震動の成因を誤る可能性があることを指摘

している． 
 大阪地域の 3 次元地盤構造のモデル化は香川ほか 
(1993) に始まる．香川らは地震波速度や密度が一定
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の層を幾つか重ねて堆積層を表現し，これらの層の

境界や基盤岩上面の形状をスプライン函数で記述し

て，地盤構造モデルを作成した．宮腰ほか (1997, 
1999) は，新たなデータの追加に加え，形状の変化

の大きさに応じて，スプライン函数の節点の配置を

変えることにより，香川らのモデルを改良した．ス

プライン函数による記述は，モデルの改訂がしやす

い利点があるが，大阪平野域に発達している，逆断

層の活動に伴う楔形の基盤形状を正確に表すことは

難しい． 
 他の大阪地域の地盤構造モデルとして，重力異常

データから基盤岩の深度や堆積層の層境界の深さの

分布を推定したモデル (井上ほか, 1998) がある．井

上らは，まず密度が一定な堆積層と基盤岩の 2 層構

造を仮定して重力異常データを解析し，次に堆積層

に成層構造を導入しているが，堆積層を構成する層

の境界面の深さの比が一定という仮定の下に重力異

常データの解析を進めている． 
 これらの大阪地域の地盤構造モデルでは，堆積層

を構成する各層の地震波速度や密度が一定とされて

いる．しかし，実際の堆積層の速度は深さや堆積年

代によって変わることが知られている (Faust, 1951) 
ことから，この点を考慮したモデル化が必要である． 
 以上から，より現実的な地盤構造モデルを得るた

めには，1) 逆断層による急峻な形状を含めて基盤形

状を正確に表すこと，2) 堆積層内では，深さや堆積

年代に応じて速度や密度を変化させること，の 2 点

が必要と考えられる．本研究では，この点を考慮し

て，3 次元地盤構造モデルを作成した．以下では，

まず大阪平野域の地質の概略について述べ，次にモ

デルの作成方法，使用したデータおよびその前処理

について説明する．続いて，得られた地質構造や地

盤構造モデルの特徴を紹介し，最後に生駒山地で発

生した地震の観測記録と合成波形を比較して，地盤

構造モデルの検証を行う． 
 

２．大阪平野の地質の概略 

 モデル化の対象とした地域（以下，モデル領域と

呼ぶ）を Fig. 1 に示す．モデル領域に分布する地層

は，第三系～第四系の堆積層と先第三系の基盤岩に

大きく 2 分される (例えば，藤田・笠間, 1982; 松浦

ほか, 1997)．基盤岩は，有馬－高槻構造線より北側

のモデル領域内では丹波帯の中・古生界と考えられ

る．その他の大部分は領家帯の中・古生界であり，

基盤にまで達したボーリング調査の結果などから，

主に花崗岩（領家花崗岩類）からなると考えられて

いる (市原, 2001)． 
 基盤を覆う堆積層の主体である大阪層群は，主に

陸成層（河成層や湖成層など）からなり，海成粘土

層や火山灰層を挟んでいる．海成粘土層や火山灰層

の層序や年代は詳しく調べられており，地質構造の

モデル化における鍵層（基準面）の役割を担ってい

る．なお，大阪層群の詳細については，市原 (1993) な
どを参照されたい． 
 大阪平野の地質構造の最大の特徴は，南方の和泉

山地から大阪市街の中心部へ延びる上町台地である 
(藤田・笠間, 1985)．1960 年代に地盤沈下対策のため

に行われたボーリング調査結果から，上町台地が基

盤の隆起によるものであることがわかった．また，

ボーリング調査によって分かった基盤岩上面深度の

急激な変化から，大規模な断層（上町断層）の存在

が推定された (例えば，藤田・笠間, 1982)．そして，

その後の反射法地震探査 (吉川ほか, 1987) により，

上町断層の存在が確認された． 
 

３．地盤構造モデルの作成方法 

 本研究では，まず地質構造モデルを作成し，この

モデルに含まれる地層・岩石に対して物性値を割り

当てるという方法で，地盤構造モデルを作成する． 
 
3.1 地質構造モデルの作成方法 

 地質構造のモデル化では，最初に，モデル領域に

分布する主要な断層の位置と走向・傾斜を推定する．

次に，これらの断層を境界として，モデル領域を幾

つかのブロックに分割する．次に，堆積層内の鍵層

や基盤岩上面の深度と形状を推定する．このうち，

基盤岩上面深度については，深層ボーリングや反射

法地震探査の結果から推定される基盤岩上面深度を

拘束条件として，重力異常データを用いてモデル領

域全域の分布を推定する．堆積層内の鍵層の分布や

形状については，モデル領域の全域にわたって一度

に 3 次元的に解析するのは困難なため， 2 次元断面

を多数作成し，各断面間を補間することにより 3 次

元の地質構造モデルを作成する． 
 

3.2 地盤構造モデル（物性値モデル）の作成方法 

 本研究で求める物性値は P 波速度，S 波速度，密

度，S 波の減衰定数である．これらのうち，堆積層

内の P 波速度は，反射法地震探査の速度解析から広

域で得られている．この P 波速度と検層で得られて

いる値を，深度や堆積年代と組み合わせて回帰式を

作成する．そして，この回帰式を使って，モデル領

域全体での P 波速度の分布を推定する．基盤岩に関

しては屈折法地震探査の結果を参照した． 
 S 波速度や密度の推定には，松本ほか (1998) によ

る方法を採用した．まず，堆積層を構成する岩石は

間隙に水が詰まった多孔質媒質であると考える．そ

して，P 波速度の関数として空隙率を記述し，これ

から密度を求め，最後に S 波速度を推定する．詳細

は 6.1 節の (2) と (3) で述べる． 
 

４．データとその前処理 

 本研究で使うデータは，表層地質，深層ボーリン
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グ，反射法地震探査，重力探査，検層，微動探査，

屈折法地震探査，物理試験データなどである．以下，

それぞれのデータについて順に述べる． 
 
4.1 表層地質データ・断層位置データ 

 表層地質情報は主として旧地質調査所の 5 万分の

1 地質図幅に基づき，記載された地質境界を簡略化

してディジタル化した．対象とした地質図幅は，広

根 (松浦ほか, 1994)，大阪西北部 (藤田・笠間, 1982)，
大阪東北部 (宮地ほか, 2001)，大阪西南部 (藤田・前

田, 1985)，大阪東南部 (宮地ほか, 1998)，岸和田 (市
原ほか, 1986) の 6 つである．なお，旧地質調査所の

5 万分の 1 地質図幅が作成されていない地域につい

ては，土地分類基本調査による表層地質図 (経済企

画庁, 1972)，および吉川 (1973) による地質図をもと

に地質境界を作成した．千里丘陵における表層地質

は，市原 (1991) に従い，枚方丘陵の表層地質は，旧

地質調査所発行の地域地質図のほかに，市原 (1993) 
も加味した．表層地質をまとめるにあたって着目し

た要素は，基盤岩（花崗岩類，中・古生層など），大

阪層群，段丘堆積層，断層線の 4 種である． 
 断層線については，上記の地質図幅の記載のほか

に，国土地理院による以下の 8 つの 2.5 万分の 1 都

市圏活断層図に記載された断層線情報を併せてディ

ジタル化した．広根 (中田ほか, 1996a)，京都西南部 
(岡田ほか, 1996c)，大阪西北部 (中田ほか, 1996b)，
大阪東北部 (中田ほか, 1996d)，大阪西南部 (中田ほ

か, 1996c)，大阪東南部 (中田ほか, 1996e)，岸和田 (岡
田ほか, 1996b)，五条 (岡田ほか, 1996a)． 
 
4.2 深層ボーリングデータ 

 モデル領域において掘削されている主な深層ボー

リングは，OD-1～OD-9 (例えば，三田村ほか, 1998) 
をはじめとする地盤沈下調査に伴うボーリングや温

泉ボーリングなどである．その分布を Fig. 2 に示す． 
 収集したボーリングデータは，沖積層から大阪層

群に属する Ma 13～Ma -1 の海成粘土層を鍵層とし

て層序区分した．本研究で採用した地質層序区分を

Fig. 3 に示す． 
 
4.3 反射法地震探査データ 

 モデル領域において実施された主な反射法地震探

査測線を Fig. 2 に示す．探査データは，原則として

再解析を行い，重合後時間断面図，マイグレーショ

ン後時間断面図，深度変換断面図を作成した．実際

に再解析を行った測線は Fig. 2 に実線で示した． 
 モデル領域における探査のうち，探査データにま

で遡れないものについては，公表されている文献を

地盤構造モデル作成のための情報として利用した．

この対象とした測線を Fig. 2 に破線で示す． 
 
4.4 重力探査データ 

 重力探査データは，地質調査所 (2000) によって全

国規模で整備されている．この他に，大阪平野地域

では大阪市立大学によっても重力探査が進められて

いる (例えば，Nakagawa et al., 1991)．本研究では，

これらの探査データをもとにブーゲー異常値として

コンパイルした．収集した探査地点およびブーゲー

異常分布を Fig. 4 に示す． 
 
4.5 検層データ 

 堆積層および基盤岩の物性値に関する検討に際し

て重要な DSI (Dipole Shear Sonic Imager) 方式による

PS検層および密度検層データを収集した．検層孔は，

GS-K1 孔 (関西地盤情報活用協議会地盤研究委員会, 
1998)，夕陽丘孔，末広孔 (小池ほか, 1997) の 3 孔で

ある． 
 

4.6 その他の探査データ 

 地盤構造モデルの作成にあたって，有用と考えら

れるその他の探査データとして，微動アレー探査で

得られた S 波速度構造 (香川ほか, 1998) と，屈折法

地震探査より推定された基盤岩の P 波速度 (香川ほ

か, 1990; 鳥海ほか, 1990) を収集した． 
 
4.7 物理試験データ 

 深層ボーリング OD-1～OD-9 では，採取されたコ

ア試料により力学および物理試験が実施されている 
(例えば，Ikebe et al., 1970)．これらのうち，OD-8 地

点を除く 8 孔において，物性値モデル作成のための

補助データとして，密度を収集・整理した． 
 

５．地質構造モデル 

 モデル化した領域は，大阪平野を含む東西 38 km，

南北 58 km の矩形領域である（Fig. 1）．矩形の 4 隅

の座標値はAppendix Aにまとめた．x軸は東方向を，

y 軸は北方向を正とする．深さ方向は場所により異

なるが，概ね 3 km である． 
大阪平野域では，生駒断層や上町断層のような，

南北性の断層が大局的な地質構造を支配しているた

め，東西方向の 2 次元断面を作成した．2 次元断面

は 1 km 間隔で総計 59 断面を作成した． 
 
5.1 モデル領域のブロック分割に用いた断層 

モデル領域のブロック分割に用いた断層は，Fig. 2
と Table 1 に示す 8 つの断層である．以下に，ブロッ

ク境界の設定に関する考え方を述べる． 
（１）有馬－高槻構造線 
 有馬－ 高槻構造線（Fig. 2 の番号 1）は，大阪平野

とその北側の北摂山地との境界をなす東西走向の断

層である (藤田・奥田, 1973)．今回モデル化した範囲

では本構造線はほぼ直線状に延び，西は宝塚市域の

六甲断層へ連続し，東は八幡市男山の南縁まで延び

ていることが，重力探査 (伊藤ほか, 1989) や反射法

地震探査 (川崎ほか, 1994) の結果から示唆される． 
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 藤田・奥田 (1973) によれば，本構造線は地域に

よって変位様式が異なるため，一様な断層面の設定

は困難であるが，今回のモデル化では傾斜角を 90 度

とした． 

（２）野
の

畑
ばた

断層系 
 有馬－高槻構造線と千里丘陵の北縁を限る野畑断

層との間には，両断層の鉛直変位センスと周辺の地

形的特徴から，地溝状の構造の存在が推定されてい

る (寒川, 1978 など）．最近実施された反射法地震探

査 (川崎ほか, 1994; 戸田ほか, 1995; 堀家ほか, 1998
など) でも，有馬－高槻構造線の南側に，地溝状の

構造が検出されている．本研究では，これらの知見

に従い，有馬－高槻構造線の南側に地溝状の構造が

連続すると考え，これを 1 つのブロックとした．そ

して，その南縁を限る断層として野畑断層系（Fig. 2
の番号 2）を設定した．断層の傾斜角は 90 度とした． 
（３）生駒断層系 

 生駒断層系は狭義の生駒断層のほかに，誉
こん

田
だ

断層，

枚方
ひらかた

断層や交
かた

野
の

断層などからなるとされる (岡田・

東郷, 2000；水野ほか，2002 など)．本研究では，生

駒山地と大阪平野との境界として，枚方丘陵の西縁

から生駒山地の西縁に沿って南へ延び，誉田断層を

経て河内長野市に至る部分（Fig. 2 の番号 3）にブロッ

ク境界断層を設定し，枚方－生駒断層系と呼ぶ． 
 四条畷付近から誉田断層にかけては，断層による

基盤岩の鉛直落差が明瞭である．四条畷以北では，

枚方断層の北端部付近において，東上がり約 500 m
の基盤岩の鉛直落差が反射法地震探査によって推定

されている (中川ほか, 1994)． 
 誉田断層より南部では，生駒断層系に属すると考

えられる断層は明瞭ではない．本研究では，枚方－

生駒断層系の南端をこの地域まで伸ばすが，南へ行

くほど鉛直変位が減少し，Fig. 2 の y = 6 km の地点

（河内長野市付近）で鉛直変位がなくなるようにし

た．枚方－生駒断層系の傾斜角は，断層線を横断し

て実施された反射法地震探査の再解析結果をもとに，

東傾斜 45 度とした． 

 生駒断層の中央部では，平行する複数の断層が地

表近くに存在することが反射法地震探査によって確

認されている (堀家ほか, 1995; 下川ほか, 1997)．下

川ほか (1997) による反射法地震探査の結果を再解

析して得られた深度断面図を Fig. 5 に示す．この断

面では２つの断層が認められる．西側（平野側）の

断層より西の地域については，堀家ほか (1996) など

から推定される基盤岩上面の位置を赤の破線で示す．

また，2 つの断層に挟まれた地域，および山側の断

層よりも東の地域については，速度解析の結果から

推定される基盤岩上面の位置を赤の実線で示す．2
つの断層による基盤岩の落差を比べると，平野側（西

側）の断層の方が大きい．そこで，生駒断層の中央

部付近では，西側の断層を生駒断層の主部（枚方－

生駒断層系）と見なし，その東側に別のブロック境

界断層として，生駒断層（東側）（Fig. 2 の番号 4）
を設けた．生駒断層（東側）の傾斜角は，枚方－生

駒断層系と同じ東傾斜 45 度とした． 
 交野断層近傍では，温泉ボーリングの調査結果か

ら，約 1100 m に達する基盤岩の大きな鉛直落差が確

認されている (太田, 1991)．交野断層による基盤岩の

落差は，上述した枚方－生駒断層系北部（枚方丘陵

西縁の枚方断層）の基盤岩の鉛直落差（約 500 m）

よりも大きい．このため本研究では，交野断層を枚

方－生駒断層系とは別のブロック境界断層（Fig. 2 の

番号 5）としてモデル化した．断層の傾斜角は枚方

－生駒断層系と同じ東傾斜 45 度とした． 
（４）上町断層系 
 大阪平野内の南北性ブロック境界として，千里丘

陵の佛念寺山断層，上町台地西縁の上町断層，およ

び泉北地域の段丘西縁部に分布する一連の断層（坂

本断層，久米田池断層など）からなる上町断層系（Fig. 
2 の番号 6）を設定した．大阪市 (1997) による反射

法地震探査の結果から，天王寺付近ではこの断層に

よる基盤の鉛直落差は非常に小さいことが知られて

いる．断層系の南端は大阪府 (1998) に従って，岸和

田市久米田池の南方とした．本研究では，ブロック

分割の便宜上，本断層系をモデル領域の南西端まで

延ばしているが，岸和田市付近の y = 8 km より南で

は鉛直変位を減らしていき，貝塚市付近の y = 6 km
で鉛直変位がなくなるように設定した．断層の傾斜

角は，吉川ほか (1987) による反射法地震探査の結果

から，東傾斜 80 度とした． 
（５）桜川撓曲－住之江撓曲 
 これまでの各種調査より，狭義の上町断層から分

岐する桜川撓曲 （汐見橋撓曲）と住之江撓曲という

変形構造が確認されている (例えば，土質工学会関

西支部, 1992)．本研究では，これらの撓曲構造を上

町断層系とは別のブロック境界断層（Fig. 2 の番号 7）
としてモデル化した． 
 桜川撓曲は，表層部における Ma 12 の変形 (土質

工学会関西支部, 1992) と反射法地震探査の結果 (大
阪市, 1997) から，北東－南西方向の構造と推定され

る．桜川撓曲の南西延長部についてボーリングデー

タを検討したところ，地層に落差が認められないこ

とから，南西方向へはさほど延びていないと判断さ

れる．このため，本研究では，大阪市 (1996) の解釈

に従い，走向が北東－南西から南北へ変化するモデ

ルを採用した． 
 住之江撓曲は桜川撓曲と同様に，Ma 12 の変形 (土
質工学会関西支部, 1992) と反射法地震探査 (杉山, 
1997) によって確認された構造であり，北東－南西

方向の構造と推定される．表層部の変形から，北東

端は上町断層に収束することが指摘されている (土
質工学会関西支部, 1992) が，南西側延長は海域に達

し，データがないため，その実態は明らかではない． 
 桜川撓曲と住之江撓曲を結んだブロック境界断層

の南への延長は，ブーゲー異常値より推定した基盤
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岩上面の深度分布に基づき，反射法地震探査 (杉山, 
1997) によって，堺市の浜寺公園付近で検出された

撓曲構造に連続させた．このブロック境界断層の傾

斜角は上町断層系と同様に東傾斜 80 度とした． 
（６）六甲山地東縁断層系 
 六甲山地の南東縁は甲陽断層 (藤田・笠間, 1982) 
や西宮撓曲 (西宮断層：鈴木ほか, 1996) などによっ

て限られている．関西地盤情報活用協議会地盤研究

委員会 (1998) によると，西宮撓曲は北上がりの逆断

層であるが，甲陽断層は場所によって断層の形態が

異なり，横ずれ成分が卓越する高角断層の部分や低

角度の逆断層の部分がある．詳細な断層モデルの作

成のためにはさらに検討を要するが，本研究では，

これらの断層を六甲山地東縁断層系（Fig. 2 の番号 8）
というブロック境界断層としてモデル化し，傾斜角

は 90 度とした． 
 

5.2 基盤岩上面深度の推定 

 先に述べたように，基盤岩上面深度の分布は，ブー

ゲー異常分布とボーリングや反射法地震探査などよ

り得られた基盤岩の深度情報とを組み合わせて推定

した．推定に際しては，断層変位などの地質構造を

より明確にするため，Talwani et al. (1959) による重

力データの 2 次元解析を併用した． 
 観測された重力異常データには，観測点近傍の密

度異常に起因する重力異常だけでなく，より広域の

密度異常（例えばフィリピン海スラブ）に起因する

重力異常が含まれている．そこで，広域の異常を観

測された重力異常値に含まれるトレンドと見なし，

適当な函数を使って表現し (例えば，Doblin and Savit, 
1988; 狐崎, 2001)，観測された重力異常値から分離し

た．トレンドを見積もるためのデータは，ボーリン

グや反射法地震探査で得られた基盤岩上面深度であ

り，トレンドを除去した重力異常値の分布がボーリ

ングや反射法探査による基盤岩上面深度の傾向に合

うように函数の係数を決めた．そして，トレンドを

除去した重力異常値をもとに，基盤岩上面の深度の

分布を推定した． 
 
5.3 堆積層中の鍵層（基準面） 

 先に述べたように，今回モデル化する地域におい

て重要な堆積層は大阪層群である．大阪層群最下部

にある岬火山灰層のフィッション・トラック年代が

約3 myである (鈴木, 1988) ことを考慮し，0.5～1 my
間隔を目安として，Fig. 3 に年代を付記した鍵層およ

び磁極期境界などの同一時間面（基準面）の分布を

推定した．以下では，各基準面の年代について議論

すると共に，ガウス/松山クロン境界と福田火山灰層

については，それらの分布深度の推定方法について

も述べる． 
（１）ガウス/松山クロン境界（朝代火山灰層） 

 大阪層群最下部の分布を推定するため，古地磁気

層序から得られているガウス/松山クロン境界を採

用した．その年代値は Cande and Kent (1995) を参考

に 2.6 my とした． 
 この境界の深度分布に関するデータは非常に少な

い．クロン境界として実際に確認されているのは，

モデル領域内にはなく，その近傍の神戸市東灘区の

GS-K1 孔だけである (Biswas et al., 1999)．モデル領

域の南部にあたる泉南・泉北地域では，市原ほか 
(1977) により，大阪層群の標準層序の中で位置づけ

られているが，この境界を含む地層（泉南累層）自

体，連続性が乏しい (市原ほか, 1977) ため，深度分

布の詳細な情報を得ることは困難である．そこで，

本研究では，GS-K1 孔での結果と，市原ほか (1977) 
による層序に市原ほか (1984) の結果を加えて，深度

が比較的よくわかっている層に対する相対的な位置

を仮定することとした．具体的には，モデル領域内

では，Ma -1～Ma 3（アズキ火山灰層）間の層厚の

2.6 倍の深さだけ，Ma -1 より下位にあるとした． 
（２）福田火山灰層 
 福田火山灰層は大阪層群最下部と下部との境界と

され，その挟在層準はほぼ鮮新・更新統境界に一致

する (市原, 1993)．その絶対年代は，フィッション・

トラック法による測定では 1.59±0.22 my とされて

いる (市原ほか, 1984) が，吉川・三田村 (1999) は
古地磁気層序と深海底における酸素同位体比層序と

の関係から，1.75 my としている．以上の年代情報か

ら，福田火山灰層の年代を 1.7 my とした． 
 福田火山灰層の深度の推定は，ガウス/松山クロン

境界で行った方法と同様に，層間の厚さの比によっ

た．しかし，先のガウス/松山クロン境界の場合と同

じく，データは非常に限られている．大阪平野の深

層ボーリングにおいて発見された福田火山灰層は，

大阪市天王寺区夕陽丘孔で記載されたもの (吉川ほ

か, 1997) のみである．そして，福田火山灰層は Ma -1
層下端の下位に記載されている．市原ほか (1977; 
1984) による層序を考慮して，福田火山灰層は，Ma 
-1 層の下端深度に，Ma -1～アズキ火山灰層間の 1.4
倍の層厚か，Ma -1～Ma 5 層間と同じ層厚を加えた

深度にあるとした． 
（３）Ma -1 層下限 

 Ma -1 層は大阪層群で確認されている最下位の海

成粘土層に相当する (市原ほか, 1984)．したがって，

Ma -1 層の下限は，大阪層群の形成期に，大阪地域へ

海が進入し始めた時期に対応する．吉川・三田村 
(1999) は，OD-1 および OD-2 コアの酸素同位体比層

序を深海底の酸素同位体比層序と対比し，Ma -1 層は

約 1.25 my のステージ 37 (Shackleton et al., 1990) の
海進堆積物に対応するとした．本研究では，これに

従い，Ma -1 層下限の年代を 1.3 my とした． 
（４）Ma 3 層下限（アズキ火山灰層） 

 Ma 3 層は大阪層群の生層序学的な研究により，メ

タセコイアの消滅期に対応する海成粘土層であり，

その下部には薄紫色の特徴的なアズキ火山灰を挟む

ことが知られている (例えば，藤田・笠間, 1982)．ア
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ズキ火山灰層は，深層ボーリングにおいても多くの

地点で確認されており，大阪層群の最も有力な鍵層

である． 
 アズキ火山灰層の絶対年代は，フィッション・ト

ラック法では 0.87±0.07 my (西村・笹嶋, 1970)，K-Ar
法では 0.85±0.03 my (Hayashida et al., 1996) とされ

ている．吉川・三田村 (1999) は，Ma 3 層が Shackleton 
et al. (1990) の酸素同位体ステージ 21 に対応すると

している．これらの研究結果から，本研究ではアズ

キ火山灰層（Ma 3 層下限）の年代を 0.85 my とした． 
（５）Ma 10 層上限 

 大阪層群と上位の段丘相当層との境界をなす基準

面として，Ma 10 層上限を採用した．Ma 10 層は酸素

同位体ステージ 9 に形成されたと考えられている 
(吉川・三田村, 1999)．インド洋におけるデータによ

ると，ステージ 9 には 9.1 と 9.3 の 2 回の海進が存在

し (Bassinot et al., 1994)，それぞれの年代として0.309 
my, 0.328 my が得られている．また，吉川・井内 
(1993) は，琵琶湖高島沖のボーリング資料における

火山灰層序と酸素同位体比編年から，Ma 10 層の上

位にある八田火山灰（BT66）の年代として 0.290 my
を得ている．これらより，Ma 10 層上限の年代は 0.3 
my とした． 
 
5.4 反射面と鍵層との対比 

 上述の各鍵層（基準面）の深度と分布については，

ボーリングデータが最も直接的な証拠である．しか

し，本研究のモデル領域では，ボーリングデータだ

けから，これらの鍵層の深度と分布を描くことは難

しい．そこで，反射法地震探査による深度断面図上

の反射面と地層との対比を行い，各鍵層（基準面）

の深度と分布を推定した． 
 なお，福田火山灰層およびガウス/松山クロン境界

の深度が確認されている深層ボーリングは，それぞ

れ夕陽丘孔と GS-K1 孔の 1 地点ずつしかない．この

ため，これら 2 つの基準面の対比は，前述のように，

層厚に基づいて仮定した．したがって，これら 2 つ

の基準面の深度分布は，他の基準面の深度分布に比

べて，精度が低いことに注意する必要がある． 
 
5.5 ２次元地質構造モデル 

 大阪平野南部（y = 15 km）における 2 次元断面を

Fig. 6 (a) に示す．この地域の表層地質は市原 (1998) 
および市原ほか (1991) を参考にし，市原 (1993) が
示したピンク火山灰層と福田火山灰層の構造等高線

図に基づいて地質構造をモデル化した．但し，反射

法地震探査測線の近傍においては，探査結果を優先

して地質構造をモデル化した． 
 この断面の西部に見られる背斜状の構造は，市原 
(1998) において指摘された，Ma 10 層ほかの背斜状

の変形（泉大津港背斜構造）を考慮した結果である．

ブーゲー異常（Fig. 4）を見ると，この場所には孤立

丘型の正の異常が存在するので，基盤岩も上昇して

いると考えた． 
 同様の孤立丘型の重力異常は，大和川南岸の堺市

付近にも見られる（Fig. 4）．このような重力異常は，

基盤岩上面深度が浅くなっているとするほかに，密

度が大きいものが孤立して存在することでも説明で

きる．しかし，この地域では，重力異常のほかに利

用できる情報が少ないため，今回の地質構造のモデ

ル化では，基盤の形状に原因を求めた． 
 y = 30 km における東西断面図を Fig. 6 (b) に示す．

この断面付近では，反射法地震探査が行われており，

上町断層による地層の鉛直変位は殆ど認められない 
(大阪市, 1996) ため，このことを地質断面にも反映さ

せた． 
 東大阪地域については，反射法地震探査と重力探

査の結果から，生駒山地縁辺部において基盤岩上面

深度が最も深くなる構造を得た．これは，堀家ほか 
(1996) が示した構造と基本的に同じである．また，

生駒断層系による基盤岩上面の最大落差は約 1700 m
と見積もった． 
 
5.6 ３次元地質構造モデル 

 2 次元断面上で推定された鍵層（基準面）の分布

を示す曲線をデータとして，ブロックごとに鍵層の

3 次元空間内の曲面を生成した．そして，5.1 節で述

べたブロック境界の断層を介して，各ブロックを組

み合わせることにより，3 次元地質構造モデルを作

成した．得られた 3 次元地質構造モデルの可視化例

を Fig. 7 に示す． 
 基盤岩上面の深度分布を Fig. 8 に示す．基盤岩上

面の深度を決める主なデータ源は重力異常であり，

かつ，使用したデータに差がないこともあり，地質

構造の不連続として断層を明示的に考慮した場所以

外では，井上ほか (1998) の結果と似た分布となった．

上町台地にあたる部分で一旦基盤岩上面深度が浅く

なり，その両側では深くなる．大阪平野内の基盤岩

上面深度は，もっとも深いところで約 1.5 km である． 
 また，前述のように，上町台地のうち，大和川南

岸の重力異常の局所的なピークに対応する部分では，

基盤岩上面深度が丘のように浅くなっている．宮腰

ほか (1997) のモデルでは，このような構造は見られ

ない． 
 

６．３次元地盤構造モデル（物性値モデル） 

6.1 物性値の推定 

（１）堆積層の P波速度分布の推定 

 3.2 節で述べたように，大阪層群などの堆積層の P
波速度 VP (km/s) は，その地層の分布深度 D (m) と
堆積後の経過年数 T (万年) から推定した．経験式を

出すためのデータは，反射法探査で推定された速度

と，本研究で推定された地質構造モデルである．試

行錯誤の結果，深度 800 m を境に式を変えることに

した．式の具体的な形は，深度が 800m より浅い部
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分では， 
  (1) VP = 1.069T0.1098 + 3.7 × 10−4 D / (D / 800.)0.41

で，深度が 800m よりも深い部分では， 
  (2) VP = 1.069T0.1098 + 3.7 × 10−4 D
である． 

（２）P 波速度・S 波速度・密度の関係（Gassmann

式） 

堆積層は，マトリックスを構成する砕屑物質と，

砕屑物質間の空隙を占める水からなる多孔質媒質で

あるとし，空隙は水で飽和していると仮定する．砕

屑物質のみからなり，空隙が全く存在しない堆積層

の密度と水の密度をそれぞれρS,  ρF，間隙率を n とす

ると，空隙に何も存在しない（乾燥状態の）堆積層

の密度 ′ ρ および水で飽和した堆積層の実効密度 ρ は
それぞれ 
 ′ ρ = 1− n( )ρS  (3)  
 ρ = 1 − n( )ρS + nρF  (4) 
と書ける．よって，n がわかれば，ρ が推定できる． 
 Gassmann (1951) は，応力変化に即座に反応して流

体が移動するために流体圧の変化が見られない系 
（排水系）と，流体の移動が全くない系（非排水系）

の 2 つを考え，これら 2 つの系を記述する弾性定数

の関係を理論的に示した． 

 K = KS

ˆ K + Q
K S + Q

 (5) 

 ここで，Q =
KF KS − ˆ K ( )
n KS − KF( )  (6) 

K ， ˆ K ，KS，KFはそれぞれ非排水系での実効体積弾

性率，排水系の実効体積弾性率，空隙が全く存在し

ない堆積層の体積弾性率，水の体積弾性率である． 
 松枝ほか (1996) は，Gassmann の式での排水条件

の物性値を，水がない場合（乾燥条件）の物性値に

置き換え，更に以下の 2 点を仮定した．1) 乾燥条件

下のポアソン比は 0.25 である，2) 乾燥条件での剛性

率G と非排水条件（水が飽和している条件であるこ

とに注意）の剛性率

′ 
G は変わらない．そして，以下

の 2 つの式を導いた． 

 ′ K =
5
9

′ ρ ′ V p2  (7) 

 V p
2 =

1
ρ 

K +
4
3

G  
 
  

 
 =

1
ρ 

K +
4
5

′ K  
 
  

 
  (8) 

ここで， ′ ρ ，V ，′ p ′ K はそれぞれ乾燥条件での密度，

P 波速度，体積弾性率を表わし，V は非排水条件で

の P 波速度である．上記の仮定に基づけば，非排水

条件での S 波速度

p

V は， s

 V s 2 =
G 
ρ 

=
′ G 

ρ 
=

3
5

′ K 
ρ 

 (9) 

と表わせる．KS，KF は過去の物性値に関する研究か

ら既知の量として扱えるので，n と ′ K の値を仮定す

れば式 (5)，(6) から K が計算でき，式 (4) から ρ が

計算できるので，V とp V を見積もれる．地震波が伝

播するときは，近似的に非排水条件が成り立つので，

この

s

V とp V が，求めるべき P 波速度と S 波速度に相

当する． 
s

（３）S波速度および密度の推定 

 前節の式を読み替えると，n， ′ K ，V ，p V のうち

の 2 つがわかれば，他の 2 つを推定できる．そして，

これらの量の間の拘束条件がもう 1 つ加われば，1
つの物性値から他の全ての量を導けるようになる．

この視点に立ち，松本ほか (1998) は，検層データを

もとに，

s

V から n を推定する回帰式を導き，前節で

導いた式と組み合わせることで，P 波速度だけから S
波速度を求めることを試みた．そして，その結果得

られた S 波速度と実際の観測値との一致は非常によ

いことを示した．但し，そのときの

p

V は検層で得ら

れた生の P 波速度ではなく，深さの補正を施したも

ので，補正後の速度を

p

′ p0V  (km/s)，深さを D (m) と
すると， 
 ′ V p0 = V p − 0.355D0.1675 + 0.816 (10) 
と表され， ′ p0V と n との回帰式は 
 log10 n = −0.563 ′ V p0 + 0.595  (11) 
である． 
 以上をまとめ，V からp ρ とV を得る手順を記すと

以下のようになる．式 (10), (11) から n が得られる

ので，式 (4) から

s

ρ が得られる．また，n が得られ

ることで，式 (5)，(6) から K が ′ K だけの関数とな

る．この K を式 (8) に代入すると， ′ K が得られる．

そして，式 (9) からV が求められる． s

 松本ほかの研究は大阪層群を対象としていること

を考慮し，本研究では彼らの回帰式をそのまま採用

し，上述の流れで堆積層の密度と S 波速度を推定し

た． 
（４）基盤岩の物性値の推定 
 大阪平野における基盤岩の物性値に関する情報は

極めて少ない．直接的に計られたデータとして，モ

デル領域の周辺部にあたる GS-K1 孔でなされた速度

検層がある．これ以外には，4.6 節で述べた屈折法地

震探査結果があるのみである．これらの非常に少な

いデータから，基盤岩の詳細な速度を決定するのは

困難なため，基盤岩の P 波速度は一定値 (5.5 km/s) 
とした．また，S 波速度および密度に関しての情報

はほとんどない．このため，堆積層と同じく検層結

果に基づいた関係式を用い，P 波速度が 5.5 km/s に
おける S 波速度 (2.75 km/s) および密度 (2.6 g/cm3) 
を基盤岩の物性値とした． 
（５）S波の減衰構造 

 S 波の減衰定数 QSの分布を推定した研究結果は著

しく少ない．最近，堀家 (2002) は，孔内アレイ観測

の記録を使って大阪平野内の堆積層での値を推定し

たが，減衰構造の推定自体が難しいようである．本

研究では，Q は周波数に依存しないとした．そして，
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これまでの研究と同じく，簡単のため，S 波速度 VS 
(km/s)に比例するとして， 
  (12) QS = 50VS

と表されるとした． 
（６）破砕された領域での物性値 
 本研究のモデル領域には，5.1 節で述べたように，

多くの断層が存在する．一般に，断層沿いでは破砕

が進んでいると考えられ，地震波速度の低下や減衰

が大きくなることが予想される．実際，そのような

構造を示唆する地震波も観測されている (例えば，

Li et al., 1990)．しかし，本研究の地盤構造モデルに

は，基盤岩中における破砕帯の位置や形状に関する

情報は含まれていない．また，破砕作用による基盤

岩の物性値の低下も考慮されていない．このため，

今回のモデル化では，断層が存在すると思われる場

所にも一様な物性値分布を与えた． 
 
6.2 物性値モデル 

 得られた物性値モデルの y = 32 km における断面

を Fig. 9 に示す．S 波速度は堆積層内では不連続がな

く，なめらかに変化している．最も顕著な速度の不

連続は堆積層と基盤岩との間である．したがって，

地質構造で見られた基盤岩上面の起伏がそのまま一

番大きな S 波速度の不連続面となっている． 
 
6.3 既存の地盤構造モデルとの比較 

（１）微動探査による S波速度構造との比較 

 Fig. 10 に，堀家ほか (1996) により微動探査結果

から推定された S 波速度構造と，本地盤構造モデル

の対応する地点における S 波速度構造を示す．OSB
アレイは大阪湾岸に位置し（Fig. 8），本研究で参照

した香川ほか (1998) のアレイ観測点と非常に近く，

これら 2 つの推定結果の一致はよい．大阪平野東部

で行われた他の 2 点での観測結果でも，基盤岩上面

の深度の違いは 50 m 程度とよく一致している．一方，

堆積層内の S 波速度に関しては，深さ 0.7 km 以深で

本研究での結果の方が遅く，その違いは最大 0.4 km/s
程度になるが，多くのところではおよそ 0.2 km/s 程
度の違いである． 
（２）宮腰ほか(1999)による基盤岩上面の深度分布

との比較 

 1 章で述べたように，今回モデル化を行った大阪

平野域では，既に幾つかの地盤構造モデルが提唱さ

れている．ここでは，宮腰ほか (1999) によるモデル

の基盤岩上面の深度分布と比較する． 
 Fig. 11 に比較の結果を示す．図中の灰色部分は，2
つのモデルで深さが同じであることを示し，基盤岩

の露出地域にあたる．モデル領域東端の y = 24 km や

y = 46 km 付近に大きな不一致が見られる．これは，

宮腰ほか  (1999) によるモデル化において対象と

なっていない領域へ，彼らの結果を無理に外挿して

比較したためであり，いずれかのモデルの不適切さ

を示すわけではない．その西側の河内平野に見られ

る赤や青が濃い部分では，2 つのモデルの間で基盤

岩上面深度が異なっている．本研究の地盤構造モデ

ルでは，上町台地から生駒山地に向かって基盤岩上

面深度が単調に増大するのに対して，宮腰ほか 
(1999) のモデルでは，河内平野の中央部付近で基盤

岩上面深度が最も大きくなっている．この他，佛念

寺山断層（上町断層系北部）が分布する千里丘陵以

西でも，基盤岩上面深度の違いが大きい．モデル領

域南部の富田林丘陵や泉北泉南丘陵付近では，青く

塗られた領域が多い．これは，本研究による地盤構

造モデルの方が，宮腰ほか (1999) のモデルよりも，

基盤岩上面深度が浅いことを意味する． 
 以上，基盤岩上面深度の違いが大きい地域を幾つ

か指摘した．これらのうち，佛念寺山断層付近の基

盤岩上面深度の違いに関しては，ボーリングデータ

が大きく影響している．佛念寺山断層の西側 (x = 15 
km, y = 46 km 付近) で掘られた温泉ボーリングでは，

掘削深度 1210 m（海面下 1195 m）で丹波帯の基盤岩

が確認されている (石賀・佐藤, 1991)．本研究の地盤

構造モデルでは，このデータに基づいて，佛念寺山

断層西側の基盤岩上面深度が深くなっている．その

他の地域では，基盤岩上面深度の違いを議論して，

いずれのモデルがより現実に近いかを結論づけるこ

とは，現時点では困難である．基盤岩上面深度の違

いが大きい地域は，データが少なく，モデル化の際

の任意性が大きい地域だからである．場所による基

盤岩上面深度の違いの大小を，現在の大阪地域の地

盤構造モデルにおける不確定性の指標と捉え，これ

を今後の反射法地震探査，微動探査，ボーリング調

査などの計画に生かすことが，大阪地域の地盤構造

モデルの精密化に繋がると考える． 
 

７．3次元地盤構造モデルの検証－小地震を使っ 

た大阪平野域の波動伝播シミュレーション 

 最後に，今回のモデル領域で観測された地震波形

を，本研究による地盤構造モデルを導入することに

よって，どの程度説明できるか検討し，地盤構造モ

デルの検証と改良すべき点の抽出を試みる．そのた

めには，実際の観測波形と合わない波の種類を特定

する必要がある．そこで，ここではまず，本研究の

3 次元地盤構造モデルにより生じる波動伝播の特徴

を検討する． 
 
7.1 波形計算の対象とする地震の選択 

 波形計算の対象とする地震の選択基準は，以下の

2 点である．1) 大阪平野域以外での波動伝播の影響

をできるだけ少なくするため，大阪平野近傍に震源

が位置すること，2) 震源過程の影響を少なくするた

め，着目する周波数域では，なめらかな破壊である

とみなせること．2) を考慮すると，規模の小さな地

震を選択する必要がある．モデル領域での地震活動

は大変低く，これらの基準を満たす地震は年に 1 つ
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程度である． 
 今回対象とする小地震の震源パラメタ－ を Table 2
に示す．Fig. 8 に示すように，生駒山地南方で発生し

ており，京都大学大学院理学研究科のホームページ 
(http://www-seis1.kugi.kyoto-u.ac.jp/ceorka/auto/c008rd
13.gif) によれば，モーメントマグニチュードは 3.8
であり，上記 2 つの条件を満たしているとみなせる．

そして，今回検討する周波数域を考慮すると，この

程度の規模の地震は点震源とみなせる．発震機構は，

上記の京都大学大学院理学研究科のホームページで

公開されているものを採用した．震源の位置及び発

震時は再決定を行った．走時データは，気象庁と文

部科学省が共同で集めている一元化データを気象庁

が読み取ったP波及びS波の走時で，震源決定に使っ

た速度構造は，京都大学防災研究所地震予知研究セ

ンターの阿武山観測所において微小地震の震源決定

に使われているもの (前田・渡辺, 1984) である． 
 
7.2 使用データ 

 観測データは，関西地震観測研究協議会により運

営されている観測網 (Toki et al., 1995) によるものを

使用した．観測点分布を Fig. 8 に示す．この観測網

では，速度型強震計が採用されており，加速度計で

得られた記録よりも長周期側の S/N 比がよいという

特長がある．一般に小地震では大地震よりも低周波

側の励起が悪いので，小地震を使った解析には速度

型強震計の記録の方がよい．今回は，基盤構造の影

響を検討することを目的とするので，過去の大阪平

野での地盤構造の研究  (例えば，Hatayama et al., 
1995) で使用された周波数を参考にして，0.1-0.3 Hz
のバンドパスフィルターを通した． 
 

7.3 波形合成 

 波形の合成には，Pitarka (1999) による 3 次元差分

法を使った．staggered grid を用い，応力と速度によ

る定式化がなされている．手法の詳細は原論文，あ

るいは関口ほか(2002, 本報告書)を参照されたい．非

弾性減衰の影響は，Graves (1996) による平面波近似

を使って考慮した．この方法では，減衰定数は低周

波側で小さくなる周波数依存性をもち，かつ，P 波

と S 波の減衰定数の値は同じであることになるが，

今回のように周波数帯域を狭く限った場合には，周

波数に依存しない減衰定数を使った場合との違いは

小さいことを予備的な計算で確認した． 
 本研究で得られた 3 次元地盤構造モデルを使うが，

表層付近の低速度部分を含んだ計算では，計算時間

が膨大になるため，S 波速度が 550 m/s よりも遅いと

ころは，その地点の直下の S 波速度のうち，550 m/s
を超え，かつ，この速度にもっとも近い値を代わり

に用いて計算した．P 波速度，密度および S 波の減

衰定数も，同じく代用した点での値に置き換えた．3
次元地盤構造による影響を検討する際の比較対象と

して，1 次元速度構造を使った計算も併せて行った．

仮定した速度構造を Fig. 12 に示す．これは，堆積層

部分を速度が一定の幾つかの層で表現するのではな

く，深くなるにつれて速度が増加する 1 つの層で表

している．堆積層の厚さは約 1.2 km である． 
 地盤構造モデルよりも深部の速度構造は，京都大

学防災研究所地震予知研究センターの阿武山観測所

において微小地震の震源決定に使われている構造を

使用した． 
 
7.4 波動伝播のスナップショット 

 Fig. 13a～c にスナップショットを並べて波動伝播

の様子を示す．一番右下のコマには，基盤岩の深度

分布を示す．発震時を 0 秒とし，以後の 3 秒ごとの

地表面での速度波形の振幅の分布を示す．発震時か

ら 15 秒後ぐらいまでに見られる波長の長い波は実

体波である．3 秒後や 6 秒後では，x = 30 km 付近で

南北に近い方向に筋状の乱れが見える．これは盆地

端での回折波，すなわち，盆地端生成波と考えられ

る．この時刻以降の波動伝播は両極端に分かれてく

る．すなわち，振幅が小さく，波長の長い波が伝播

する領域と，振幅が大きく，波長の短い波が伝播す

る領域の 2 つである．これらの領域の分布を基盤岩

上面深度分布（Fig. 13 右下）と比べると，地盤構造

との対応がよいことがわかる．振幅が小さく波長の

長い波が伝播する領域は，基盤岩露出地域に対応し，

振幅が大きく波長が短い波が伝播する領域は，堆積

層に被われている地域（堆積盆地内）に対応する． 
 これらのスナップショットから，モデル領域東部

の盆地端では，基盤岩側と堆積盆地側で波の極性が

変わるのに対し，モデル領域南部の盆地境界では，

極性の逆転が生じていないことが読みとれる．モデ

ル領域の東部では，盆地端の生駒断層系付近におい

て堆積層の厚さが最も厚くなっているため，基盤岩

側からの波の回折が顕著に現われていると考えられ

る．一方，モデル領域南部の盆地境界では，堆積層

は盆地の内側に向かって徐々に厚くなっているため，

基盤岩側からの回折波は，モデル領域東部ほど顕著

ではない． 
 詳しく見ると，上下動成分については x = 26 km，

y = 12 km 付近で，堆積盆地内に 2 次的な波を特に励

起しているように見える．基盤岩上面深度分布を見

ると，この付近で盆地境界の走向が南北から東北東

－西 南西へ変化しており，この屈曲が盆地端生成波

の励起に大きく貢献している可能性がある． 
 
7.5 観測波形と合成波形との比較 

 Fig. 14a～d に観測波形と合成波形を示す．上が観

測波形であり，中が 3 次元地盤構造モデルを使った

合成波形，下が水平成層構造を使った合成波形であ

る．観測点は，大阪平野南部，大阪平野西部，大阪

平野東部，大阪平野北部の 4 地域に分けて示した．

以下，各地域ごとに検討を行う． 
（１）大阪平野南部 (CHY, TDO, SKI) 

 

http://www-seis1.kugi.kyoto-u.ac.jp/ceorka/auto/c008rd13.gif
http://www-seis1.kugi.kyoto-u.ac.jp/ceorka/auto/c008rd13.gif


堀川晴央・水野清秀・佐竹健治・関口春子・加瀬祐子・杉山雄一・横田 裕・末廣匡基・Arben Pitarka 

 CHY 観測点 (x = 29.63 km，y = 6.92 km) での 3 次

元地盤構造モデルを使った合成波形は観測波形とよ

く一致し，CHY 近傍での地盤構造のモデル化に大き

な問題はないと考えられる． 
 TDO 観測点 (x = 9.63 km，y = 11.56 km) では，水

平動成分の 15 秒付近に見られる大きな振幅の波が，

3 次元地盤構造モデルによる合成波形では早めに来

ている．この波は，水平成層構造を使った合成波形

（下の波形）ではうまく再現できていないので，3
次元地盤構造の影響と考えられる．Fig. 13 (b) を見

ると，15 秒と 18 秒で TDO に到達する波は，堆積盆

地の境界から到来していることが見てとれる．した

がって，モデルの盆地端の位置が実際よりも観測点

に近いか，その間の速度が実際よりも速いことが原

因として考えられる．今回対象とした地震の震央や

TDO 観測点を含む大阪平野南部域は，モデル化のた

めのデータが少なく，地盤構造モデルの不確定性が

大きいところである．このため，ここでの考察結果

を地盤構造モデルの改良に反映させることが今後の

課題である． 
 SKI 観測点 (x = 15.28 km，y = 20.84 km) では，18
秒あたりまでの波形の合いはよい．この観測点での

観測波形の特徴は，顕著な後続波が見られることで

ある．上下動成分で見ると，2 つの波束があり，1 つ

は 18 秒付近に，もう 1 つは 30 秒付近に到達してい

る．これらの波は，水平成層構造を使った合成波形

ではうまく再現されていないので，3 次元地盤構造

の影響と考えられる．しかし，今回得られた 3 次元

地盤構造モデルを使っても，30 秒付近に後続波は生

成されるものの，その振幅は小さい．観測波形では，

後続波の振幅は実体波のそれよりも大きいが，合成

波形では同程度である．震源と観測点を直線で結ぶ

と，SKI は基盤構造が浅くなっている部分の背後に

位置する（Fig. 8）．基盤岩上面深度が浅くなってい

るところでは，表面波の群速度は周囲よりも速いと

考えられるので，波が回折し，高速度域の背後にあ

る SKI では振幅が小さくなったことが考えられる．

また，この地点でのスナップショットを見ると，SKI
付近では，TDO で述べた盆地端での波のほかに，上

町断層系での段差により回折波が生じていることが

見てとれる（Fig. 13 (c) の 15 秒）．この波との干渉が

振幅が小さくなった原因の 1 つである可能性もある． 
（２）大阪平野西部 (OCU, ABN, FKS) 

 OCU 観測点 (x = 18.87 km，y = 23.60 km) において

も，30 秒付近に顕著な後続波が南北成分と上下動成

分に観測され，水平成層構造を使った波形計算では

再現できていない．SKI と同様に，上下動成分には

18 秒付近に別の波束が見られるが，SKI で見られる

ものよりも短周期成分に富んでいる．スナップ

ショットからは，最初の後続波は大阪平野南部の盆

地端起源と考えられる．本研究の 3 次元地盤構造モ

デルを使った合成波形では，この後続波をうまく再

現できていない．表面波の発生地点と考えられる盆

地端と観測点を結んだ直線上に基盤岩上面深度が浅

くなるところがあるので，SKI と同様，表面波の回

折が生じて振幅が小さくなっている可能性が考えら

れる． 
 ABN 観測点 (x = 19.91 km，y = 28.81 km) において

も，東西成分では 21 秒付近に，上下動成分では 18
秒付近に顕著な後続波が見られる．しかし，3 次元

地盤構造モデルを使った合成波形での再現性はよく

ない．そして，南北成分に，観測波形では見られな

い振幅の大きい波束の到達が見られる．これらのう

ち，南北成分に見られる振幅の大きな波束は，先に

触れた，回折した波が強めあった結果とも考えられ

る． 
 FKS 観測点 (x = 15.99 km，y = 34.48 km) の観測波

形の特徴の 1 つは，15 秒付近に振幅が大きく継続時

間が短い相が現れることである．Fig. 13 から，これ

は上町断層系での段差で生じた回折波であると考え

られる．3 次元地盤構造モデルでもよく再現されて

いるが，合成波形ではこの相の到達は観測波形より

もやや早い． 
（３）大阪平野東部 (河内平野域；YAE, MRG) 

 3 次元地盤構造モデルを使ったときの YAE 観測点 
(x = 28.45 km，y = 33.54 km) や MRG 観測点 (x = 
24.79 km, y = 33.78 km) での実体波の走時は観測波

形よりも遅れている．他の観測点では，これほど顕

著な走時のずれは認められないことから，走時のズ

レの原因は，これらの観測点の近くにあると考えら

れる．すなわち，観測点近傍では，実際の基盤岩上

面深度がモデルよりも浅いか，堆積岩の速度がモデ

ルよりも速いことが考えられる．これらの観測点の

近くでは，堀家ほか (1996) による微動観測が行われ，

S 波の速度構造が推定されている（Fig. 10）．6.3 節の

（１）で議論したように，これらの地域の基盤岩上

面深度については，本研究による地盤構造モデルと

微動探査の結果との間に大きな差はない．しかし，S
波速度については，本研究で得られた地盤構造モデ

ルの値は，微動探査の結果よりも遅い．以上から，

この地域での堆積層内の S 波速度，特に不一致の目

立つ 700 m 以深の速度を再検討する必要がある． 
 一方，後続波の一致は悪くない．Fig. 13 を見ると，

後続波は生駒断層系により限られた盆地端から伝播

してきたように見える．したがって，生駒断層系の

モデル化には大きな問題はないと考えられる． 
（４）大阪平野北部 (AMA, TYN, SRK) 

 モデル領域北部の観測点である AMA 観測点 (x = 
9.78 km，y = 37.84 km) では，約 25 秒以降に顕著な

後続波が見られる．水平成層構造を使った合成波形

ではこの波束は再現できていないことから，この波

束は 3 次元地盤構造の影響により生成されたもので

ある可能性が強い．3 次元地盤構造モデルを使った

合成波形を見ると，上下動成分の 36 秒以降にこれに

類する波束が見られるが，水平動成分では観測波形

ほどははっきりしない．大阪平野北部では，モデル



大阪平野の 3 次元地盤構造モデルの作成 

領域の西端外側に，モデル領域内の六甲東縁断層系

から連続して，大阪堆積盆地の北縁を限る六甲断層

系が分布する．したがって本来は，この盆地端起源

の波が盆地内へ伝播してくるはずであるが，今回の

計算では領域端は消波境界（透過境界）となってい

るため，波がほとんど返ってこない．このことが，

観測波形に比べて，合成波形の後続波の振幅が小さ

いことの原因になっていると考えられる． 
 TYN 観測点 (x = 18.44 km，y = 47.23 km) や SRK
観測点 (x = 27.50 km，y = 48.40 km) での波形の一致

は他の観測点と比べてもよい．南北成分をよく見る

と，20 秒後あたりから 3 次元地盤構造モデルを使っ

た合成波形の位相が観測波形よりもやや遅れてくる．

Fig. 13 を見ると，これらの波は，生駒断層系北部の

枚方断層から励起されているように見える．した

がって，枚方断層と SRK との間の速度構造を見直す

必要がある． 
（５）観測波形との比較のまとめ 
 以上，今回対象とした地震の観測波形と合成波形

との比較から，地盤構造の地震波形への影響を見積

もった．その結果，大阪平野南部の地盤構造，特に

堺付近において基盤岩上面深度が浅くなっている点

を，再検討する必要があると考えられる．先に触れ

たように，この基盤構造は，孤立丘型の重力異常に

よる部分が大きい．このような重力異常は，局所的

に密度が高い岩石が分布することによっても生じ得

る．また，河内平野域の堆積層の地震波速度を再検

討することも今後の課題である． 
 

８．まとめ 

 反射法地震探査などの地球物理学的なデータと

ボーリングなどの地質学的なデータを統合的に処理

して，大阪平野地域の地盤構造モデルを作成した．

このモデルの特徴は，断層を明示的に導入したこと，

堆積層内の地震波速度を深度と堆積年代の函数とし

て記述したことである．従来のモデルと比べると，

本研究で得られたモデルには，以下の特徴がある．

1) 千里丘陵の佛念寺山断層の西側で，基盤岩上面深

度が深くなっている．2) 河内平野では，西から東へ

向かって基盤岩上面深度が深くなり，生駒断層の近

くで最も深くなっている．3) 堺市付近に見られる孤

立丘型の重力異常に対応して基盤岩上面深度が浅く

なっている． 
 この研究で得られた地盤構造モデルを使って波形

を合成し，実際の観測波形と比較した．観測波形と

の不一致の原因を考察することにより，上記 3) の基

盤形状と，河内平野域での堆積層の地震波速度を再

検討する必要があることがわかった． 
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Appendix A  モデルの座標値について 

モデル作成時の利便性を考え，地理座標系ではなく平面直角座標系上でモデル化を行った．使用したのは，

旧建設省の告示で定められた平面直角座標系の第 VI 系で，この座標系の原点は北緯 36˚ 0' 0.0000"，東経 136˚ 0' 
0.0000"である．なお，本研究で採用した緯度・経度の基準座標系は，日本測地系 (東京測地系) である．この

座標系では，X 軸は子午線に沿い，真北が正，Y 軸は座標系原点において X 軸と直交し，真東を正とする． 
モデル領域の水平面は，この座標系において矩形となるように設定した．座標系の 4 隅の値を表 A1 に示す．

この南西隅をモデル領域で使う座標系の原点としている．但し，モデル領域内では，上で Y 軸としたものを x
軸とし，X 軸としたものを y 軸としている．以下，この座標系をモデル領域座標系と称する．

 
 

表 A1．モデル領域の座標値． 
Table A1. Coordinate values of the model region. 

 Japanese plane rectangular 
coordinates* (m) Latitude and longitude 

 X coordinate Y coordinate Latitude (North) Longitude (East) 
SW edge -180000.0000 -64000.0000 34˚22’31.68” 135˚18’14.45” 
SE edge -180000.0000 -26000.0000 34˚22’37.63” 135˚43’ 2.14” 
NE edge -122000.0000 -26000.0000 34˚53’59.77” 135˚42’55.70” 
NW edge -122000.0000 -64000.0000 34˚53’53.70” 135˚17’58.67” 

*The Japanese plane rectangular system is based on the Tokyo Geodetic Datum (1987), and the transverse Mercator 
projection is used in this system. The origin of the rectangular system depends on the area to be projected. In this case the 
origin is 36.0000˚ N and 138.0000˚ E. The SW edge is the origin of the coordinate used in the subsurface structure model.  

 

 
 
Appendix B  データのフォーマットについて 

 この研究で作成された地盤構造モデルは 2 つのファイルからなる．1 つは各水平座標地点での標高に関する

データであり，もう 1 つは物性値に関するデータである． 
標高データのファイルのフォーマットを表 A2 に示す．座標値は実際の値ではなく，整数化された形で収録さ

れている．水平方向に関してはこの値から 1 を引き，グリッド間隔をかけたものがモデル領域座標系での座標

値となる． 
物性値データのフォーマットを表 A3 に示す．物性値データの並びは，ボーリングコアのように，水平座標値

ごとにまとまっている．水平座標が変わることを示す区切りをファイル中に入れてないが，深さ方向のデータ

の個数とインデックスは全て 60 で一定であるので，ファイルの先頭から物性値データを 60 個読み込むごとに

水平座標の位置が変わる．深さは地表面から番号をふっている．したがって，水平位置が違えば，深さ方向の

インデックスが同じであっても，絶対的な深さは異なる．深さ方向のインデックスが 1 の値は地表ではなく，

地表から半グリッド分の深さだけ深いところの値であることに注意する必要がある．以下，この深さから，1
グリッドずつ深さが増していく．



大阪平野の 3 次元地盤構造モデルの作成 

 
表 A2．標高データのフォーマット． 
Table A2. Data format of the file on altitude data. 

Name Description Type Format 
YINDX Coordinate value along the y axis integer* I4 
XINDX Coordinate value along the x axis integer* I4 
HGHT Altitude (m) real F13.2 

*Actual coordinate values in the subsurface structure model are given with (XINDX-1)dx and (YINDX-1)dy, respectively. 
Here dx and dy are the grid interval along x-axis and y-axis, respectively, and both values are 0.1 km. Description of data 
format is written in Fortran style.  
 
 
 

表 A3．物性値データのフォーマット． 
Table A3. Data format of the file on medium constants. 

Name Description Type Format 
YINDX Coordinate value along the y axis integer I3 
XINDX Coordinate value along the x axis integer I4 
ZINDX Coordinate value along depth* integer I4 
VP P-wave velocity (m/s) integer I5 
VS S-wave velocity (m/s) integer I5 
DEN Density (g/cm3) real F5.2 
QS Q value for S-wave integer I4 

*Depth of the grid point is given as (ZINDX-1)dz+dz/2-HGHT, where dz is grid interval along depth and 0.05 km.  
Description of data format is written in Fortran style. 
 
 
 
 
 
 

第 1 表．モデル領域のブロック分割に用いた断層とその傾斜角．断層の位置は第 2 図参照． 
Table 1. Faults used for block partitioning and their dip angles. See Fig. 2 for their locations.  

No. Fault name Dip angle 
(deg.) 

1 Arima-Takatsuki tectonic line 90 
2 Nobata fault system 90 
3 Hirakata-Ikoma fault system 45E 
4 Ikoma fault (eastern branch) 45E 
5 Katano fault 45E 
6 Uemachi fault system 80E 
7 Sakuragawa monocline-Suminoe monocline 80E 
8 Rokko-touen fault system 90 

 
 
 
 
 
 

第 2 表．3 次元地盤構造モデルによる波形合成の対象とした地震の震源パラメーター． 
Table 2. Hypocentral parameters of the earthquake used in numerical simulation  

with the three-dimensional subsurface structure model. 

Origin time 
(JST) 

Latitude 
(N, deg.) 

Longitude
(E, deg.) 

Depth 
(km) 

Strike 
(deg.)

Dip 
(deg.)

Rake 
(deg.) 

Moment 
magnitude 

2000/8/27  
13h 13m 13.8s 34.533 135.631 7.1 23 54 133 3.8 
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第 1図．モデル化対象地域（モデル領域）の位置図．
Fig.1. Map showing the location of study area, Osaka Plain. 
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第2図．深層ボーリングデータと反射法地震探査測線の分布およびブロック分割．緑色の実線は
本研究で再解析した反射法地震探査測線，緑色の破線は既往探査結果のみをモデル作成に
利用した測線．白丸と赤丸は本研究で利用したボーリングデータの取得地点を示し，赤丸
は基盤岩に達したもの．青線はブロック分割に用いた断層の地表トレース．断層の名称と
傾斜角は第1表を参照．

Fig. 2. Map showing the locations of boring sites, seismic reflection-survey lines, and faults used for block 
partitioning. Green solid lines are survey lines of which data were reanalyzed in this study, while 
green dashed lines are survey lines of which data were not reanalyzed but the existing results were 
referred. Open circles show boring sites at which basement rock was not found while red circles 
show boring sites that reached basement rock. Blue lines stand for the intersections of the ground 
surface and faults. Each numeral is attached to each fault given in Table 1. 



堀川晴央・水野清秀・佐竹健治・関口春子・加瀬祐子・杉山雄一・横田　裕・末廣匡基・Arben Pitarka 大阪平野の 3次元地盤構造モデルの作成

��������������

��������

�������
��������

��������

�����

�����

�
��
��

�
��
��

�����

����
����

���

����
�����
����� ������

���

��� ������
������

��������
�����

��������
���

���������

�����������

��������

�������

���
���������������
���������

�����
����

�����
����

���������
����

������������

���������

�

����������
������������

���

��

第�図．本研究で採用した地質層序区分と年代．��は海成粘土層，鎖線はガウス�松山クロン境界を示す．
�������������������������������������������������������������������������������������������������������������������

�����������������������������������������������������������������������



堀川晴央・水野清秀・佐竹健治・関口春子・加瀬祐子・杉山雄一・横田　裕・末廣匡基・Arben Pitarka 大阪平野の 3次元地盤構造モデルの作成

第 4図．重力観測点とブーゲー異常の分布図．観測点を ×で示す．仮定した密度は 2.67 g/cm3．
Fig. 4. Contours of Bouguer anomaly with observation points shown with crosses. The assumed density is 2.67 g/cm3. 
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第6図．2次元地質構造モデル．(a) y = 15 km, (b) y = 30 km．
Fig. 6. Two-dimensional geologic structure models. (a) y = 15 km, (b) y = 30 km. 
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第 8図．基盤岩上面の深度分布．灰色の部分では基盤岩が露出している．微動観
測点の位置（○），波形計算の対象とした地震の震央（☆），波形を計算した観測
点（▽）も示した．発震機構（下半球投影）を右下に示す．

Fig. 8. Distribution of depth to the top of basement. Basement rock is exposed at the 
ground surface in gray areas. The observation points of seismic micro tremor (circles) are 
also plotted. The epicenter of the earthquake used for calculating waveforms is shown 
with a star, and strong motion stations for which waveforms were calculated are indicated 
by inverted triangles. The focal mechanism of the earthquake is shown in the lower right 
with lower hemisphere projection.
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第 9図．y = 32 kmにおける S波速度構造の断面．
Fig. 9. S-wave velocity structure along y = 32 km.
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第12図．比較のための波形計算に用いた1次元水平成層地盤構造モデル．
Fig. 12. Flat-layered subsurface structure used for comparison of waveforms shown in Fig. 14. 
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第 13a図．速度波形のスナップショット（東西成分）．一番下の右端のコマは基盤岩上面深度を示す．スナップショット
中にある黒い線は基盤岩上面深度が 0 mの位置で，盆地端にあたる．
Fig. 13a. Snapshots of particle velocity (EW component). The lowest right panel shows the depth to the top of basement (same as Fig. 8). 
Black lines in each snapshot delineate the basin edges, where the depth to the top of basement is 0 m. 
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第 13b図．速度波形のスナップショット（南北成分）．
Fig. 13b. Snapshots of particle velocity (NS component). 
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第 13c図．速度波形のスナップショット（上下動成分）．
Fig. 13c. Snapshots of particle velocity (UD component). 
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第���図．観測波形と合成波形との比較（大阪平野南部）．上：観測波形，中：�次元地盤構造モデルを使ったときの
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第���図．観測波形と合成波形との比較（大阪平野西部）．上：観測波形，中：�次元地盤構造モデルを使ったときの
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第���図．観測波形と合成波形との比較（大阪平野東部）．上：観測波形，中：�次元地盤構造モデルを使ったときの
合成波形，下：水平成層型の地盤構造を使ったときの合成波形．波形は����������のバンドパスフィルターを通
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第���図．観測波形と合成波形との比較（大阪平野北部）．上：観測波形，中：�次元地盤構造モデルを使ったときの
合成波形，下：水平成層型の地盤構造を使ったときの合成波形．波形は����������のバンドパスフィルターを通
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