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概報‐Report

要　旨

　2003 年宮城県北部の地震の震源域北西部で，2005
年と 2008 年に反射法地震探査を実施した．2008 年に
実施した南方の測線の断面図では石巻湾断層が明瞭に
見られた．しかしながら，2005 年に実施した北方の測
線の断面図には，明瞭には見られなかった．2 回の調
査の諸元はほとんど同じである．しかしながら，断層
の明瞭度の違いは，両者のわずかな違い，最大重合数
やスイープ周波数の違いに起因している可能性がある．
また，浅部の凝灰岩の厚さに起因している可能性もあ
る．更に，断層面の本質的な不均質，例えば，地震波
速度の不均質や断層破砕帯の幅の不均質に起因してい
る可能性もある．

1. はじめに

　地震予知とは，地震の発生する「時」，「場所」，「規模」
を高精度に予測することである．反射法地震探査は地
震の発生する「場所」の特定については大変有効であ
る．特に，地表に兆候が見られないような，いわゆる
伏在断層の検出には威力を発揮する．一方，「規模」の
予測は，主として，断層の総延長距離やトレンチ調査

による断層変位量から推定されることが多いが，これ
は断層面上でのすべり分布が一様であることを仮定し
ている．しかしながら，断層面上の真のすべり分布は
一様ではない．現状では，将来の地震のすべり分布は，
過去の地震のすべり分布や微小地震の震源分布から推
定されている．
　地震のすべり分布の不均質性は，断層面上の剪断強
度や間隙水圧の不均質性を反映していると考えられる．
剪断強度の不均質性の原因としては，例えば固着して
いる断層を構成している物質そのものの違いや，断層
破砕帯の厚さの違いなどが考えられる．これらの違い
が十分に大きければ，反射法地震探査によって検出可
能なはずである．逆に，反射法地震探査によって，断
層面上の不均質性が検出でき，過去の地震のすべり分
布との関係が明らかになれば，反射法地震探査によっ
て将来の地震のすべり分布を予測できる可能性がある．
すなわち，反射法地震探査が地震の「規模」を予測す
るのに有効な手段となり得る．これを検証するための
調査の対象として，なるべく低角な逆断層であること，
最近地震が発生しており，そのすべり分布が明らかに
なっている断層であることが必要である．
　2003 年 7 月 26 日 00 時 13 分に，宮城県北部を震源
とする M5.6 の地震が発生し，続いて 07 時 13 分には
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その約 3km 南方で M6.4 の地震（本震）が発生した（海
野ほか，2004）．更に 16 時 56 分には M5.5 の最大余震
が発生した（第１図）．この地震は気象庁・地震予知情
報課（2004）によると低角逆断層型である．震源過程は，
例えば引間・纐纈（2005），青井（2003），八木ほか（2003）
等によって詳しく調べられている．また，この地域の
地表地質は，石井ほか（1982），中村（1992），中村ほ
か（1990）によって詳しく調べられている．これらの
ことから，この地域は，上述した，反射法地震探査の
結果と地震のすべり分布との比較を行うテストフィー
ルドとして極めて良好な条件である．この地域の断層
面上の不均質性を明らかにするのが本研究の目的であ
る．

2. 調査の概要

　調査は 2 回にわけて実施した．１回目の調査は 2005
年 9 月 4 日から 9 日までの 6 日間に，宮城県遠田郡

南郷町（現美里町）二郷地区で，水田地域の町道を利
用して実施し，2 回目の調査は 2008 年 5 月 13 日か
ら 19 日までの 7 日間に宮城県遠田郡美里町内で実施
した（第 1 図）．2005 年に実施した 1 回目の調査（以
下，AIST2005）では，受振点は 10m 間隔でほぼ南北
と東西にそれぞれ 192 チャンネル（約 2km）を展開し，
2008 年に実施した 2 回目の調査（以下，AIST2008）
ではその南方で南北に．同じく10m間隔でのべ384チャ
ンネル（約 4km）を展開した．1 回目の調査における
東西及び南北の両測線は，南北測線の南側 4 分の 1（48
チャンネル）と東西測線の中央（288 チャンネル）で
ほぼ直交している．
　いずれの調査も発震は大型バイブレータ（IVI-Y2400）
を２台使用した．発震スイープ長は 25 秒，発震周波数
は 5-45Hz である．AIST2005 の南北測線と AIST2008
の調査では 10m ごとに基本的に 8 回ずつ発震した．
AIST2005 の調査では，この他に両測線の両端 4 カ所
とその交点のあわせて 5 カ所でそれぞれ 90-120 回発震
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第 1 図 宮城県北部周辺の地図．挿入図は東北地方を表示しており，その中の小さい長方形が拡大図に対応する．震源球は
ハーバード大学の CMT メカニズムを表示しており，震央は気象庁によって決定されたものである． AIST2005 及び
AIST2008が本研究のCMP（共通反射点）を表す． Miyagi-1，Miyagi-2及びMiyagi-3，ERI2003はそれぞれ横倉ほか（2004），
山口ほか（2004），Kato et al. （2004） の CMP である．太い点曲線は旭山撓曲（石井ほか，1982）に対応し，太い点線
は石巻湾断層（中村ほか，1990）に対応する．

Fig. 1 Map around Miyagiken-Hokubu. The inset box indicates Tohoku district, and a rectangular in it indicates the area of the enlarged 
map. Beach balls indicate CMT mechanisms by Harvard University, and located on epicenters determined by JMA. The AIST2005 
and AIST2008 represent CMPs (Common Mid Points) of this study. Miyagi-1, Miyagi-2 and 3, and ERI 2003 lines are CMPs 
of Yokokura et al. (2004), Yamaguchi et al. (2004), and Kato et al. (2004), respectively. Thick dotted curve corresponds to the 
Asahiyama Flexure (Ishii et al., 1982), and thick dotted line corresponds to the Ishinomakiwan Fault (Nakamura et al., 1990).
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した．受振器は旧 Mark Products 社製の UltraMark2（固
有周波数 10Hz）を１点につき 6 個のアレイを組んだ．
　受振には OYO 社製の DAS-1 をそれぞれの調査で同
時に 3 台使用し，AIST2005 の調査では同時に 384 点
で，AIST2008 の調査では同時に 288 点で収録を行った．
サンプリングは 4ms で十分であるが 2ms の方が収録に
要する時間が短いことから，2ms でサンプリングした．
リスニング長は 40 秒，相互相関処理後の記録長は 15
秒である．なお，調査の時間短縮と，ノイズや偶然に
収録された自然地震波形記録の利用（大滝ほか，2008）
を考慮し，現地では相互相関をとらない原波形記録を
収録した．
　AIST2005 の調査における，垂直重合後のショット記
録を第 2 図に示す．測線の総延長・オフセットが短い
ため，深部では水平方向の変化には鈍感である．しか
しながら，各発震点における発震回数を多くすること
により垂直重合数を増加させ，S/N 比を向上させるこ
とにより反射波の検出能力を高めている．
　なお，測量については，AIST2005 の調査では光波測
量を用い，AIST2008 の調査では Kinematic Differential 
GPS で測量を行った．

3. データの処理

　収録した波形記録は相互相関をとった後，不良デー

タを除去した．一部のデータには 50Hz のノイズが卓
越していたため，すべてのデータに対して 8-45Hz のバ
ンドパスフィルタをかけ，AGC の後，ダイバーシティ
スタックを行った．AIST2005 のショット記録の例を第
2 図に示す．CMP（Common Mid Point）は 5m 間隔と
した（第 3 図）．
 速度解析は AIST2005 の南北測線で震源受振点間の距
離が最大となる CMP 1 点についてのみ行った（第 4
図）．この震源受振点間の距離は約 2km で，本研究の
対象深度に対して十分とは言えないが，震源受振点間

第 2 図 AIST2005 の調査のショット記録例．左半分は南北
測線で，右半分は東西測線で記録されたものであ
る．逆三角形は両測線の交点を表す．

Fig. 2 Examples of shot gathers of the AIST2005 survey. 
The traces in the left half of the gathers are recorded at 
the N-S line, and the others at the E-W line. Inverted 
triangles denote the cross point of the both lines.

第 3 図 本研究の CMP の位置と番号．青，緑，赤で AIST 
2005 の南北測線，東西測線，AIST2008 測線をそ
れぞれ示す．Miyagi-1 と Miyagi-3 は，横倉ほか

（2004），山口ほか（2004）による先行研究の CMP
位置を示す．

Fig. 3 CMP positions and numbers of this study. Blue, green, 
red lines show the AIST2005-NS line, the AIST2005-
EW line, and the AIST2008 line, respectively. Miyagi-1 
and Miyagi-3 show the CMP locations of previous 
studies by Yokokura et al. (2004), and Yamaguchi et al. 
(2004), respectively.
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第 4 図 NMO 補正及び深度変換に用いた RMS 速度（実線）
と区間速度（破線）．

Fig. 4 RMS velocity (solid line) and interval velocity (dashed 
line) used for NMO correction and time to depth 
conversion.
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の距離がこれより小さくなる他の点に対して優位であ
る．この点における速度解析の結果を全 CMP に適用し
て NMO 補正を行った．再び 8-45Hz のバンドパスフィ
ルタをかけ，AGC の後に CMP 重合を行い，その後，
深度変換を行った．

4. 結果

　AIST2005 の南北測線の深度断面に特徴を描き加えた
ものを第 5 図に，同じく AIST2008 で得られた深度断
面に特徴を描き加えたものを第 6 図に示す．AIST2005
の南北測線では，CMP 番号 206 付近が東西測線との交
点となっている．AIST2005 の南北測線及び AIST2008
の測線においては，浅部ではほぼ水平な成層構造とな
る．深度 2-3km において徐々に反射波の鮮明な領域が
狭くなり，3km 以深では明瞭な反射面が見られなくな
る．
　AIST2005 の南北測線について，3km 以深での解釈
を可能にするために，通常の CMP 重合を行った断面に，
南北の両端で実施した 120 回の発震だけを NMO 補正
して作成した断面を重ねて表示したものが第 7 図であ
る．通常の処理を行った断面では， 垂直重合によるラ
ンダムノイズの低減，CMP 重合によるコヒーレントノ
イズの低減が中程度に実施されている．一方，両端で
の発震だけで作成した断面は，垂直重合によるランダ
ムノイズの低減は十分に実施されているものの，コヒー
レントノイズは残存している．このように性質の異な
る両者の相が一致する場合には，その相が有意である
と判断できる．
　深度 8-9km 付近にはやや連続性の良い反射面が見ら
れるが（第 5 図中の C），第 7 図の深度 8-9km に C で
示したように，通常の処理による相と NMO 補正のみ
による相が非常によく一致しており，有意であると判
断できる．また，深度 14km 付近（第 7 図中の B）や
深度 20km 付近（第 7 図中の A）においても，位相が
若干ずれているものの，周辺よりも連続性がやや高い
相を見出すことができる．
　AIST2008 の断面図の深度 20km 付近（A），及び深
度 14km 付近には，AIST2005 の断面図よりも更に明瞭
な反射波がそれぞれマッピングされており，AIST2005
の断面図に見られる相が有意であることを示している．
　一方，AIST2005 の東西測線においては，上述した
ように発震点が少なく，したがって静補正値を求める
ことは困難である．また，速度解析が不可能なため，
NMO 補正や深度変換を行う際には，南北測線で得られ
た速度構造（第 4 図）を使用することにする．実際に
重合してみると，静補正が行われていないことによる
影響が大きく，位相がそろわないことによって良好な
結果を得られない．そこで，NMO 補正を行ったデー
タを，重合を行わずにそのまま透過させて重ねて表示
したものが第 8 図である．CMP 番号の 284 付近が南北
測線との交点となる．発震点ごとに位相が若干ずれて
いるが，静補正を行っていないことによるものである．
このような若干の位相のずれはあるものの，深度 2km
付近に連続性の高い顕著な反射面が見られ，深度 3km
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第 5 図 AIST2005 の調査における南北測線の深度断面．水
平方向と鉛直方向の長さの比は 5 対 1 である．逆
三角形は交点を表す．A，B，及び C は顕著な相を
示す．

Fig. 5 Depth profile along the N-S line of the AIST2005 
suyrvey. The ratio of horizontal to vertical scale is 5 to 1. 
An inverted triangle denotes the cross point. A, B, and C 
indicate distinct phases.
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付近においてはやや不明瞭ではあるものの連続性の高
い反射面を見ることができ，南北測線や AIST2008 の
断面に見られる相が有意であることを示している．深
度 3km 以深では，反射波を明瞭にとらえることはでき
なかった．

5. 解釈

5.1　 南北・東西両測線にみられる特徴の対応と浅部の
解釈

　AIST2005 の南北測線の結果（第 5 図）に解釈を書

き加えたものが第 9 図であり，AIST2008 の深度断面
に解釈を加えたのが第 10 図である．これらの両測線を
中心に解釈を行うことにする．AIST2005の東西測線（第
8 図）は発震点が少なく，特に深度 3km 以深について
は記録の品質が十分ではないので参考にとどめること
にする．
　AIST2005 の南北測線と東西測線，AIST2008 測線の
いずれも深度 3km 付近に反射面が見られる（第 5 図，
第 6 図，第 8 図）．この反射面以深では明瞭な境界面が
見られないことや，横倉ほか（2005）が 2-2.5km 以深
を新第三系基盤と解釈していることとの整合性とから，

第 6 図 AIST2008 の調査による深度断面．水平方向と鉛直方向の比は 5 対 1 である．A，B，及び C は第 5 図と同様，顕著な
相を示す．

Fig. 6 Depth profile of the AIST2008. The ratio between the horizontal and the vertical scale is 5 to 1. A, B, and C indicate distinct 
phases, the same as the Fig. 5.
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この反射面は新第三紀の堆積層（第9図，第10図中の D）
と先新第三紀の堆積層（E）の境界であると考えられる．
　石井ほか（1982）によると，AIST2008 の測線の南
端から数百 m において三ツ谷層が地表に表れているこ
とから，第 10 図中に K で示した層は三ツ谷層である
と考えられる．また，AIST2008 の測線の北方では三ツ

谷層の上位に別の層が見られる．石井ほか（1982）を
参考にすると，この層は鹿島台層あるいは幡谷層と考
えられる．一方，AIST2005 の東西・南北の両測線で，
深度 2km 付近に，他の深度よりもやや明瞭な反射面が
見られるが（第 5 図，第 8 図），石井ほか（1982）に
よる周辺地域の地質や，上述した新第三紀と先新第三
紀の堆積層の境界からの厚さを考慮すると，塩釜層・
佐浦町層・網尻層などの松島湾層群下部（E，F，G）
と松島層（H）との境界と考えられる．
　松島層（H）以浅の層序解釈は，AIST2005 南北測線
及び AIST2008 測線上で行った．参考になるボーリン
グデータが存在しないため，確定的ではないが，下位
から順に，松島層と大塚層（I）の境界，松島湾層群上
部と根古層（J）の境界，根古層と幡谷層・鹿島台層（L）
の境界，そして鹿島台層と中新世後期以新の堆積層（M）
の境界と解釈することが可能である．
　第 9 図及び第 10 図中に J で示した根古層は，石井ほ
か（1982）に示されているボーリングデータを参考に
するとせいぜい 50m 程度である．本研究で得られた反
射断面での根古層の厚さは 100m から部分的には 300m
にも達っしやや厚すぎるようであるが，深度変換に用
いた速度構造の精度が十分でないことや，使用した周
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第 7 図 第 5 図の深度断面（青）に，南北測線両端での
120 回スイープ記録（赤）を重ねた深度断面．水
平方向と鉛直方向の長さの比は 5 対 1 である．逆
三角形は交点を表す．A，B，及び C は第 5 図と同
様，顕著な相を示す．

Fig. 7 Depth profile of the 120 time sweeps at both the ends 
of the N-S line (red) over the depth profile shown in the 
Fig. 5 (blue). The ratio of horizontal to vertical scale is 
also 5 to 1. An inverted triangle denotes the cross point. 
A, B, and C indicate distinct phases, the same as the Fig. 
5.
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第 8 図 AIST2005 の東西測線における 120 回スイープの
NMO 処理による深度断面．それぞれの CMP にお
いて波形記録は重合されていない．赤，紫，及び
青の波形記録はそれぞれ測線の西端，中央，東端
でのスイープに対応する．水平方向と鉛直方向の
長さの比は 5 対 1 である．逆三角形は交点を表す．

Fig. 8 Depth profile by NMO of the 120 time sweeps on the 
E-W line of the AIST2005. Seismograms are NOT 
stacked in each CMP bin. Seismograms for sweeps at 
the western end, central, and eastern end of the survey 
line are shown in red, purple, and blue, respectively. 
The ratio of horizontal to vertical scale is also 5 to 1. An 
inverted triangle denotes the cross point. Allows indicate 
distinct phases.



－ 295 －

反射法地震探査による2003年宮城県北部地震震源域の地下構造（伊藤ほか）

CMP100 486400300200
0.00

25.00

20.00

15.00

10.00

5.00

D
E

P
T

H
 (

km
)

S N

0.5km

Cross Point

A

B

C

D

E,F,G

H
IJ

L
M

第 9 図 第 5 図の南北測線の深度断面に見られる相の解釈．逆三角形は交点を表す．A は下部地殻の反射面を示す．B は石巻
湾断層からの反射波である．C は旭山撓曲深部延長からの反射である．D は先新第三紀の層である．E，F，G は塩釜層，
佐浦町層，網尻層で構成されていると推定される．H と I はそれぞれ松島層，大塚層と推定される．J は根古層と推定
される．L は幡谷層，鹿島台層で構成されている．M は中新世後期以降の堆積層である．

Fig. 9 Interpretations of phases seen in the depth profile of the N-S line. (Fig. 5) An inverted triangle also denotes the cross point. Letter 
A indicates the reflector at the lower crust. B is the reflection from the Ishinomakiwan Fault, and C is the reflection from the below 
extrapolation of the Asahiyama Flexure. D is pre-Neogene. It is deduced that A layer with E, F, G is constituted from the Shiogama, 
Sauramachi, and Ajiri Formations. It is inferred that H and I are Matsushima and Otsuka Formations, respectively. It is deduced 
that J is the Neko Formation. L is constituted from the Hataya, and Kashimadai Formations. M is the post later Miocene.
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第 10 図 第 6 図の深度断面に見られる相の解釈．A は下部地殻の反射面を示す．B は石巻湾断層からの反射波である．C は旭
山撓曲深部延長からの反射である．D は先新第三紀の層である．E，F，G はそれぞれ塩釜層，佐浦町層，網尻層で
あると推定される．H と I はそれぞれ松島層，大塚層であると推定される．J は根古層と推定される．K は三ツ谷層
である．L は幡谷層，鹿島台層で構成されている．M は中新世後期以降の堆積層である．

Fig. 10 Interpretations of phases seen the depth profile (Fig. 6). Letter A indicates the reflector at the lower crust. B is the reflection from 
the Ishinomakiwan Fault, and C is the reflection from the below extrapolation of the Asahiyama Flexure. D is pre-Neogene. It is 
deduced that E, F, G are the Shiogama, Sauramachi, and Ajiri Formations, respectively. It is inferred that H and I are Matsushima 
and Otsuka Formations, respectively. It is deduced that J is the Neko Formation. K is the Mitsuya Formation. L is constituted 
from the Hataya and Kashimadai Formations. M is the post later Miocene.
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波数が低いことによって近接した境界が明瞭に分離で
きなかったことによる見かけ上のものである可能性も
考えられる．

5.2　深部の反射面の起源
　第 5 図及び第 6 図はほぼ南北の測線であるため，図
中のいずれの相も東西方向の傾斜を持っている可能性
を考慮する必要がある．そのような場合，反射点直上
から反射面までの深度は，図中に現れる深度より実際
には浅くなる．また，地震波速度決定精度が低いため，
深度の絶対値の信頼度は低いことに注意が必要である．
　AIST2005 南北測線及び AIST2008 測線の結果断面図
中，深度 20km 以深にはいずれにも明瞭な反射相が見
られる（第 5 図及び第 6 図中の A）．前述のように深度
の絶対値の信頼度は低いが，20km 以深という深度を考
慮すると，この相は下部地殻上面近辺からの反射波と
考えるのが妥当である．これらの断面図を作成するに
あたりデコンボリューション処理を行っていないので，
これが一つの孤立した反射相であるのか，複数の反射
相からなるものなのか，判断するのは困難である．前
者であるならば上部地殻と下部地殻の境界面，いわゆ
るコンラッド面であると考えられる．後者であるなら
ば下部地殻において速度の擾乱が大きいことを反映し
ていると考えられる．今後，適切な処理によって，判
断が可能となることが期待される．
　深度 14km 付近に見られる相（第 5 図及び第 6 図中
の B）については，測線から 14km という距離が，測
線長（約 2km 及び約 4km）に対して 3-7 倍に達するた
め，真の反射点の分布を推定するのは困難である．仮
に，この相の起源となる反射面が西に傾斜していた場
合，真の反射点の深度は 14km よりも浅くなる．また，
この相の起源として散乱体を想定すると，散乱源は測
線から半径 14km の球面上に存在しうることになり，
14km よりも浅くなる．
　横倉ほか（2005）は，第 1 図に示した Miyagi-1 の測
線における反射法地震探査の処理と解釈を行っている
が，須江丘陵の東縁付近から旭山丘陵の地下 7km にか
けて西に 45 度以上傾斜した反射面が見られている．横
倉ほか（2005）は，Umino et al. （2003）による，宮城
県北部で発生した地震の余震分布とよく一致すること
から，この反射面が震源断層であるとし，石巻湾断層
の下部延長にあたると結論づけている．ただし，この
反射面は，旭山丘陵以西では鮮明にイメージングされ
ていないが，これは測線の西端にあたる部分での重合
数が少ないことによるものと考えられる．また，本研
究ではこの部分に限っては重合数が圧倒的に多いため
に検出できたと考えられる．AIST2005 及び AIST2008
の測線から石巻湾断層までの最短距離は 10km にも満
たないと考えられる．断層面全体が等しく反射波を生

成するならば，本研究で得られた反射面の深度 14km
は大きすぎるということになる．しかしながら，断層
面上には不均質が存在し，面全体が等しく反射波ある
いは散乱波を生成しているわけではなければ，真の反
射点は受振点からの最短距離に位置する必要はない．
この場合，見かけ上の深度，反射面・散乱源までの真
の距離が 10km を上回ることもあり得る．更に，深度
の絶対値の信頼度や，深度変換に使用した速度構造の
違いを考慮すると，本研究の見かけ上深度 14km 付近
に見られる反射面が，石巻湾断層に起因するものであ
る可能性が高い．
　深度 8-9km に見られる反射面（第 5 図及び第 6 図中
の C）は，これらの南北測線の断面からは東西に傾斜
しているのか否かを判断することはできない．仮に東
西方向に水平であるならば，旭山丘陵の地下で石巻湾
断層にぶつかることになる．一方，横倉ほか（2005）
の結果では，旭山撓曲の下部の深度 3km 以浅に，断層
と推定される不連続が見出されている．これを西下方
に延長すると，本研究の測線直下では深度 8-10km 程
度に達する．C で示した反射面が西に傾斜していると
仮定すると，真の反射点は 8-9km よりは浅く，測線の
東方に位置することになる．石巻湾断層の場合と同様
に，深度の絶対値の信頼度や，深度変換に使用した速
度構造の違いを考慮すると，この反射波は旭山撓曲の
下方延長上に起源を持つと考えるのが妥当である．
　AIST2005 で得られた断面図（第 5 図）と AIST2008
で得られた断面（第 6 図）と比較すると，旭山撓曲か
らつながると推定される断層面からの反射波（第 6 図
中の C，第 5 図中の C）はいずれも顕著でありながら，
連続性は良くない．下部地殻からの反射波（第 6 図中
の A，第 5 図中の A）は，北部で実施した AIST2005
の方がやや不明瞭ではあるものの，それほど大きな差
はないように見える．しかしながら，本研究において
石巻湾断層からの反射波（第 6 図中の B）が明瞭に捉
えられたのとは対照的に，その北方では石巻湾断層か
らの反射波（第 5 図中の B）が明瞭には捉えられてい
ない．
　この差異の原因として考えられるのは，調査の諸元
の違いである．重合数の違いについて考えてみる．単
純に計算した全重合数は，AIST2008 の調査が 2304（288
点× 8 回），AIST2005 での調査が 1736 回（192 点 ×
8 回＋ 2 点× 100 回）となる．AIST2005 での調査の方
がやや少ないが，測線の端でも重合数が 100 であると
いう優位性がある．総合的に見て，どちらに優位性が
あるか判断することは困難である．ただし，これらの
重合数は，地理条件等による発震不可能点や，CMP の
配置による重合数の増減を考慮していない．また，数
値は垂直重合と CMP 重合を併せたものである．
　他の原因として，凝灰質砕屑物に富む幡谷層の影響
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が考えられる．第 10 図の L は鹿島台層あるいは幡谷
層と考えられるが，この地域にボーリングデータがな
いため判断は難しい．しかしながら，もしこの層の一
部でも幡谷層であれば，凝灰質砕屑物によって弾性波
の伝播が妨げられ，反射波が明瞭に捉えられないとい
うことが考えられる．第 10 図に示したように，この層
が北に行くほど厚いこととも矛盾しない．
　本質的に反射強度が異なるということも考えられる．
地下の地震波速度コントラストの存在する面から反射
してくる波が反射波であるが，断層面が厚さを持たず，
面の上下で速度コントラストが存在しなければ反射
波は発生しない．本研究における調査地域では，深度
14km では基盤の内部に該当し，断層面の上盤と下盤に
速度コントラストが存在するとは考えにくい．断層が
破砕帯を持っていて，断層破砕帯が周囲の基盤と比較
して速度が低下していれば，反射波が発生し得る．断
層破砕帯の厚さが一定以上であれば検出可能であるが，
一定以下であれば検出不可能である．これらのことか
ら，本研究の調査地域の南部では北方地域と比較して，
断層破砕帯が厚い，あるいは破砕帯の速度低下が大き
い可能性がある．

6. 結論

　2003 年宮城県北部地震の震源域の北西部である，宮
城県遠田郡南美里町で，2 回の反射法地震探査を実施
した．深度 3km 付近には先新第三紀の堆積層と第三紀
の堆積層の境界と推定される層からの反射波が得られ，
また，それより浅部では第三紀以新の堆積構造が得ら
れた．深度 20km 付近では下部地殻からの明瞭な反射
波が得られた．深度 14km 付近には石巻湾断層と推定
される顕著な反射面が検出された．更に深度 8-9km 付
近には，旭山撓曲からつながると推定される断層が検
出された．
　調査地域内の北方では，南方と比較して，これらに
起因する反射波と推定される相は不明瞭である．石巻
湾断層に起因すると考えられる相の見え方の差異は，
調査諸元の違いや浅部の凝灰質砕屑物の影響も考えら
れるが，断層破砕帯の厚さやその内部の地震波速度の
違いに起因している可能性がある．
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