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なぜ高周波地震許が必要なのか

楠瀬勤一郎)1･長秋雄工)

1.はじめに

地下深部まで掘削している鉱山に生じる,坑道の崩壊

を伴う破壊である山はねと,このような鉱山の生産活動

によって誘発される微小地震活動についての国際学会

が,1982年に南アフリカのヨハネスブルグで開かれまし

た.そして,1984年にその論文集が出版されました(Gay

andWainwright編,1984).論文集の内容は,山はねの

累積数を坑内に設置した地震計の一点観測でモニタｰす

る事から始まり,多数の地震計を設置し,それらで得ら

れた地震波記録をもとにした震源の位置の標定,山はね

の発生に伴った応力降下量の見積に至る広範なものでし

た.しかし,山はねより長周期の弾性波である自然地震

では,70年代末から80年代にかけて,コンピュｰタの発

達と観測網の充実･観測技術の向上などにともなって,

地震の震源過程や地球内部構造を明らかにするためのい

ろいろた方法が発達してまいりました.また,山はねよ

り高周波の弾性波である,1MHz程度の周波数を持つA

Eについても,室内での観測技術と解析手法の向上がは

かられ,その結果として,岩石の破壊の前兆現象につい

て少しずつ分かってまいりました.このように,より低

周波側でも,高周波側でも種カの解析手段が発達してき

ておりましたから,山はねでも,観測方法と解析手法を

もう少しいじれぽ,もっといろいろな事がわかってき

て,その発生過程への理解が深められるのでは,という

感じが強くしました.

また,地殻熱部の西沢修さんが,LosAlamos国立

研究所に滞在中に行った研究(Nishizawaeta1.,1983)は,

別た意味で高周波地震計の必要性を認識させてくれまL

た.LosA1amos研究所は,ニュｰメキツコ州北部のヘ

メス･マウンテンというカルデラ火山の東の山腹にあり

ます.ヘメス･マウンテンの西側のカルデラ壁のすぐ外

に,フェントソヒルと呼ばれる場所があり,そこで深い

ボｰリングを行い,熱い岩体に水を注入し,熱水にして

取り出すという研究が行われておりました(写真1).こ

のために,水を岩体にそそぎ込む井戸と熱水を回収する

写真1フェント:■ヒル地熱発電野外実験場

ための井戸とが掘られており,水が熱い岩体になるべく1

多く接触すると同時に,効率よく熱水回収の井戸に到達

できるようにということで,井戸の底近くで,水圧破砕

法によって周辺の岩盤に亀裂をいれました(第1図).と

ころが,この亀裂がどうもうまく相手の井戸につたがら

たいので,ではいったい亀裂はどこにどの方向に延びて

しまったのか,ということをその当時盛んに調べていま

した.

水圧破砕を行うと,小さた地震が誘発されます.幸い,

1)地質調査所環境地質部

キｰワｰド:高周波地震計,AE,ホ回グラフィｰ法,弾性

波
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間にあちらこちらにぶつかり,P波の到来方向が震源の

方向からずれてきます.このようにして,岩盤内部に生

じた亀裂を推定することができたのです(第2図).

この方法の長所は,震源と観測点を結ぶ線上の外にあ

る散乱源についての情報が得られるということです.こ

の利点は,たとえば最近よくいわれるトモグラフィｰ法

の場合を考えれば,震源と観測点のアレｰがつくる二次

元平面の外の情報が得られるという事になります.孔を

掘るのは,経済的には欠きた負担ですから,トモグラフ

ィｰ法の経済効率をあげるという点でも,これは魅力的

です.そこで,たとえば散乱源が数mの大きさの物を,

このように後続波から検知する事を考えると,数kHzま

で周波数特性がのびている,高周波のセンサｰを開発す

る必要があると考えました.

2.なぜ高周波の弾性波を用いなければならない

か

破壊面

第1図水圧破砕による破壊面形成の概念図

地震計
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第2図フェントンヒノレでの誘発地震の震源分布.地震計への

P波到来方向が,震源の方向に一致するものの震源を

白丸,有意にずれるものを黒三角と黒丸で示す.

観測用に掘られた別の井戸の中におかれた地震計で,誘

発地震カミ記録されましたので,これを使って,深部の岩

盤の中に発達した亀裂について,何らかの情報が得られ

ないかと考えました.南北,東西および水平方向の三成

分の地震計カミ,それぞれ波形を忠実に記録できれば,そ

れらの記録を合成することで,孔壁の振動の様子を三次

元的に描くことが可能となります.震源からこの地震計

に来る間に強い散乱源がたいようた場合には,P波は当

然ながら震源の方向から到来します.しかし,この経路

の周囲に強い散乱源があると,波は観測点に来るまでの

岩盤中に空洞を掘削すると,空洞周囲に歪が解放され

る領域が生じます.この領域を,緩み域とよんでおりま

す.地下深部に,大規模な空洞を掘削するようだ場合に

は,空洞の掘削によって大きな歪エネノレギｰが,周囲の

岩盤中で解放されます.そこで,ときには空洞の周辺の

緩み域や掘削作業をしている前面で,岩盤の破壊が起こ

る事も考えられます.今回の研究の目的は,緩み域の大

きさや,解放される歪ニネルギｰの量を,弾性波を用い

てモニタｰするために必要だ,高周波の地震計を開発す

ることです.

弾性波を用いたモニタｰの手法としては,破壊にとも

たって放出される短周期の弾性波(ここでは,室内実験に

おけるAEと区別するために,野外のAEとよびます)を用い

る方法と,人工震源を用いて,反射やトモグラフィｰの

手法によってモニタｰする方法とが考えられます.初め

の方法は,野外のAEを観測するために,空洞の床や壁

次とに3点以上のセンサｰを配置し,その初動が,各名

ソサｰに到達した時刻から,野外の震源の位置を標定

し,これらの観測点で観測された波形から,それを射出

した破壊面の寸法や破壊の伝播方向,破壊にともたって

放出したエネルギｰの量だどを見積もるものです.破壊

面の向きと破壊の伝播方向は,野外のAEが来たとき

に,地面が突き上げられたのか引かれたのかの向きが,

十分た数の観測点でわかれぽ推定する事ができます.さ

らに,弾性波を放出するようだ動的た破壊のモデルに基

づけば,S波のパワｰスペクトルは,コｰナｰ周波数よ

り低周波側では破壊の際に放出した地震モｰメントに比

例したほぼ一定の振幅を持ち,高周波側では周波数の白

地質ニュｰス447号�
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第3図微小地震の波のSパワｰスペクトル
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第4図スカンジナビアの石油備蓄基地
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での,いろいろだ物理量を,野外のAE波のスペクトル

から推定するためには,少たくとも,1kHz程度までの

周波数が観測できる地震計が必要です.

次に,石油地下備蓄基地や鉱山のように,いくつもの

トンネルや坑道があるようだ現場では(第4図),発震源

と地震計をそれぞれ別のトンネルにおき,三次元/二次

元的に多数の波線を得る事カミできるかもしれません.そ

のようた場合には,弾性波トモグラフィｰの手法を用い

て,空洞の掘削にともなって周辺岩盤に生じる緩み域

を,推定できる可能性もあります.しかし,緩み域のよ

うだ,不均質な構造を詳しく求めようとすればするほ

ど,高い周波数の弾性波を用いなければなりません.高

い周波数を必要とする理由として,初動の立ち上カミりを

シャｰプにし,初動到達時間の読みとり精度をあげるた

めと説明されている事が多いようですが,本当にそうで

しょうか.

一般に,不均質の大きさが,波長に比べ大きいうちは,

めだたたかった回折波の影響が,不均質の寸法が小さく

なり,波長と同じくらいにたってくると無視できたくた

ってきます.第5図は,AkiandRichard(1980)の教

科書の中にある図で,弾性的な母体のたかに,それとは

弾性的た性質が異たった混合物が分布している不均質媒

体中を,弾性波が伝播するときにどのようた近似が使え

るのかを,伝播する弾性波の波長と

伝達距離の関係で示した図です(蓬

コントロｰルセンタ田,1989).この図の縦軸は,波長で

ユ“計った不均質の大きさ,横軸は波長

JパJ

で計った伝達距離を表しています.

合一番上のα=工の直線は,不均質の

い一大きさ(α)が伝播距離(工)と等しい

ところを表しており,この直線より

上では,不均質の大きさカミ伝播距離

より大きくたります.その場合に

は,弾性波は混合物にしろ母体にし.

ろ,いずれか一方だけの均質た弾性

体を伝播することとたります.一

'方,不均質の寸法が波長よりずっと

小さいと,不均質の存在はだんだん

ぼやげていって,ついには,混合物

とその周囲の母体との混合体として

乗で小さくたっていきます(第3図).コｰナｰ周波数は

破壊面の大きさに逆比例した量で,かりにS波速度程度

の速さで破壊が10m伝播するとしたら,S波のパワｰス

ペクトルのコｰナｰ周波数は,100Hz位になることが予

想されます.したがって,数mの破壊にともたった震源

1991年11月号

の弾性的な性質を持つ,均質た(た

だし,等方であるとは限らない)弾性体中を,弾性波が伝播

していくのと同じように振る舞うことになります.この

境い目を示したのカミ,∠〃=0.1の二本の直線です.1∬

∫はフラクションエネルギｰ･ロスと呼ばれる値で,波が,

不均質た混合物によって散乱させられる効果の強さを示�
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すものです.これらの直線より下では,再び,均質弾性

体のように振る舞うこととなります.そこで,これらの

二つの場合にはさまれた中問的な部分が,不均質な構造

を弾性波から明らかにすることができる領域ということ

になります.

そこで,ある周波数でみたときに,〃1∫=0.1の直線

より小さた寸法の不均質構造を求めようとすれば,この

図で,その不均質構造をあらわす点を縦軸方向に正の方

向にもっていってやるか,横軸方向に正の方向に移動す

るしかないわげです.しかし,これらの両方の軸とも波

数が単位になっておりますから,震源と観測点の距離が

同じでも,使用する弾性波をより高くしてやることによ

って,寸法の小さな不均質を弾性波によって解像する事

ができるようにたります.これカミ,高周波の弾性波を使

わたげればたらたい第一の理由だと思います.

弾性波には,走時だけではなく,振幅とか,波形とか

いろいろた情報が含まれておりますから,将来的には,

たとえば波形まで使うようたことを考えたくたると予想

されます.しかし,いままでトモグラフィｰ法では,一

般に波線理論を用いていますカミ,波線理論は短波長近似

ですので,回折波というものは考慮しておりません.し

たがって,当然,波線理論を用いて波形などを近似でき

る範囲というものがあります.それを表したのが,図中

の1):1の直線です.この直線より上の領域は,波線理

論で弾性波の波形をよく予測する事ができる,いわゆる

波線理論適応範囲とたります.従って,η=1の直線と,

α=工の直線によって囲まれる領域では,波線理論を使

って震源から観測点にきた波を予測する事ができること

とたります.この範囲の外では,波形から構造を求めよ

うなどとするときには,ほかの方法,たとえば弾性体の

方程式を差分法や有限要素法で解く,というようなこと

カミ必要になってきます.差分や有限要素法は,万能た方

法ではありますが,計算機の演算速度とか記憶容量の能

力で,計算できる規模･複雑さが限られてしまいます.

普通,トモグラフィｰ法ではイタレｰション(繰り返し計

算)を行いますので,あまりに大変た計算はしたくたい

ということにたりますと,簡便な波線理論が使える範囲

でということになり,ここでもより高周波の弾性波を使

いたくたるわげです.

3.今後の展望について

岩盤の微細構造が知りたい,しかし,波源のエネルギ

ｰだとの問題からどうLても波線理論が使えるだけ十分

た高周波の波を使えない,というようたことがたぶん起

こってくるわげでしょうが,不均質の寸法カミ弾性波の波
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第5図不均質性の空間スケｰルと弾性波の伝播距離による各

波動理論の適用範囲(AkiandRichards1980)･

長と同程度になると,回折だとの影響が大きくたってき

て,いま普通に使われているようだ波線理論に基づいて

走時を使うトモグラフィｰ法は,有効な手法とはならた

くたってしまいます.そこで,このようたときも何とか

しよう,ということで考えられているのが,回折トモグ

ラフィｰ法とかホログラフィ二法とかいわれている方法

です.WuandToksδz(1987)ぽ,両者はじつはある種

のフィルタｰ操作をしているかいたいかだげの違いであ

ると,のべております.

ホログラフィｰ法や回折トモグラフィｰ法の原理は,

ホログラムの原理と同じものです.ホログラムの原理

は,波面を記録することでその波を放出している像を記

録する手法です(第6図).波面の形とその強さがわかれ

ぽ,波面を逆方向に戻っていって,その発生源の形がわ

かるということになります.波面は,位相と振幅の情報

を記録することで再構成することができます.通常は,

平面波の場合を取り扱うので,まず,遠地地震の波を使

って観測点直下の構造を出すというところから始まりま

した(たとえば,Troitskyeta1.1981;Niko1aeYandTro-

itsky,1987).しかし,構造探査という意味では,平面波

というのは実状に合わない場合が多いので,Wuand

Toksδz(1987)は,点震源の場合に拡張して,震源とセ

ンサｰがそれぞれ一直線に並んでいる場合についても,

波の波面から散乱体の形を求める方法を理論的に導き田

地質ニュｰス447号�
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しました.いまのところまだ,この手法で岩盤の構造を

明らかにするのには道具立てカミ揃っていたいように思わ

れるのですが,なんといっても走時トモグラフィｰ法に

比べて分解能がありますので,将来的には盛んに使われ

る方法と放るのではたいでしょうか.

次に,もしS波震源が使えるようになると,S波のス

プリッティソグといって,クラックの配置の方向が並ん

でいるとSH波とSV'波の速度が違ってくるという現象

があります(第7図).雑な言い方をすれば,クラックを

持った岩盤がS波に対してまるで太陽光に対する偏光フ

ィルタｰのようだ役割を果たすことになるわけです.自

然地震では,たとえば,Kaneshimaeta1.,(1987)は,

近畿地方の微小地震観測網で観測される浅発地震のS波

にこのようたスプリティソグが見られることを指摘し,

これが上部地殻に存在する微小割れ目による可能性があ

る事を示唆しました.S波のスプリッティソグについて

は,イギリス地質調査所のクラゾピソ博士カミ精力的に研

究しており,この現象を物理探査に応用する事によっ

て,たとえば,ジョイントの卓越方向たどを明らかにし

てくれるかも知れません.

地震計

//＼

第6図ホログラフィｰ法の原理

.･:1一回折波浪宙1111.
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第7図S波のスブリティング
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