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Abstract 

1 

On the south of the Kanto plain, there is the Tokyo Bay northern fault that named after Kato (1983). 

The northern fault is one of the most remarkable fault in this area. In general, Fault is result of the past 

crustal movement. Thus it is important to predict earthquakes in the Kanto region to reveal the 

characteristics of the fault. 

Hydrographic Department conducted multi channel seismic survey for the purpose of clarifing the 

characteristics of the fault. The survey was carried out as the three-dimensional seismic method by 

multi-channel seismic survey with the very close line spacing. 

Geological structure of the fault is summarized as follows: 

1) General trend of the Tokyo Bay northern fault is N60W, however, it is N35W at the center of the 

survey area. 

2 ) It is difficult to distinguish whether the fault is normal or reverse because of the high dip angle of 

the fault plane. 

3 ) According to the hor包ontalgeologic section (time slice), the strike of the sedimentary layer seems 

to be bended by left lateral movement. However, considering the dip of the sedimentary layers, the left 

lateral movement is not required. 

4) The Tokyo Bay northern fault displaces the middle of the Kazusa group that is correlated with 

early middle Pleistocene. 

1. はじめに

断層は過去の地殻変動により形成されたと考えら

れており，このうち，第四紀に活動したものは，今

後も活動を行う可能性があることから，その存在度

を明らかにすることは，地震発生の長期的予測を行

う上で非常に重要で、ある。また，断層の走向や傾斜

t Accepted 10th January 1995 
事海洋研究室 Ocean Research Laboratory 
＊＊監理課 AdministrationDivision 
キ牟傘沿岸爵査課 Coastal Surveys and Cartography Division 

等を詳細に分析することにより，過去に発生した地

震を引き起こすに至った力に関する情報を引き出す

ことができることから，断層の分布やその詳細な状

況を明らかにすることは，地震を予知する上で重要

な情報を提供するものと期待される。

関東平野は日本で最も大きな平野で，関東構造盆

地と呼ばれる盆地状の構造をもち，厚い新第三系，
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第四系の堆積層が発達する。これら堆積層は，新し

い時代の地層を含めて平野の中心に向かつて緩〈傾

いていることから，堆積盆の沈降による盆地の形成

が今なお続いていると考えられている。

関東平野の地殻構造については，これまで，地震

探査（笠原ほか， 1993：遠藤ほか， 1993），重力（多

田， 1983：萩原ほか， 1986：植回ほか， 1987），深層

ボーリング（矢島， 1981：鈴木ほか， 1981）のほか

多くの研究調査が行われている。しかしながら，首

都圏では地形の人工改変が著しく，活断層等の痕跡

が保存されにくい。また，厚い堆積層と人工ノイズ

に阻まれて，物理的探査も困難で、ある。首都圏の主

な活断層としては，綾瀬川断層，荒川断層，立川断

層，伊勢原断層など周辺部にいくつか知られている

が，首都圏中央部の活断層についてはあまり良〈

判っていない。

一方，首都圏近傍の海域について見ると，浦安沖

の東京湾北部に，東京湾北部断層と呼ばれる断層が

潜在していることが知られており（加藤， 1984），ま

た，先新第三系の基盤までの構造が明らかにされて

いる（加藤， 1984：菊池・菊地， 1991）。しかし，東

京湾北部断層はわずか 1測線において確認されただ

けであり，その走向，断層変位の地域的差異など断

層の詳細は会〈判っていない。同断層の詳細な調査

を行うことは，首都圏における地震の予知研究を進

める上で重要で、あることから，科学技術振興調整費

による「首都圏直下の地震の予知手法の高度化に関

する総合研究Jの一環として，同断層の活動時期や

形状等を詳細に明らかにすることを目的として三次

元マルチチャンネル音波探査を行った。本小論では，

その結果について報告する。

2.調査方法

今自の調査は，立体的な地下構造の解明を目的と

することから，三次元のマルチチャンネル反射法探

査手法によることとした。この方法は，この種の地

下構造探査には初めて導入されたものである。現地

調査および資料解析処理は，株式会社地球科学総合

研究所が行った。

現地調査は，断層が指摘（加藤， 1984）された浦

安沖の東京湾北部を中心とする海域について，三次

元の地質構造の把握をするために，非常に密な間隔

で1R眺望を設定し，マルチチャンネノレ音波探査を行っ

た。各j別線の測線長は 5km，測線間隔は250mである。

現地調査は， 500立方インチと200立方インチの2

つのエアガン（合計容量11Q，空気圧140kg/cm2）を

音源として発振間踊25mで発音し，反射波の受信に

は，受信点間隔25mの24チャンネルストリマーケー

ブルを，深度約5mで曳航し使用しした。測位は，

浦安，海浜幕張，稲毛海岸の3地点に設置した陸上

局からマイクロ波により調査船までの距離を測定す

ることにより行った。測位の精度は 3m以内である。

現地作業は，あらかじめ設定した測線上に調査船

を誘導し，測定位置25m毎に測位機からトリ yゲ一信

号を発し，エアガン及びデータ収録機を連動させて

調査を行った。データはサンプリング間隔1msec, 

記録長5秒でデジタル収録した。 Fig.1に調査海域

および音波探査の発音点図を示す。なお，謂査海域

は，千葉港や船橋港への航路や，危険物船錨地や検

疫錨地を含んでおり，船舶交通が輯轄する海域であ

るため，調査船の前方及び、ケーフやルの両側にそれぞ

れ警戒船を配備し，海上交通安全の確保に努めた。

音波探査データの解析には，通常のマルチチャン

ネル反射法探査で、行うデコンボリューション，速度

解析，共通反射点重合，フィルタリング，マイグレー

ション処理のほか，瞬間振幅や位相，瞬間周波数等

の特徴抽出処理などの高度処理を実施するととも

に，1M線方向以外の方向の地質断面が得られるよう，

三次元のデータセットを作製して，タイムスイライ

ス処理をはじめとする三次元データ処理を行い，任

意の方向の地質断面を作製した。

各測線毎の垂直方向の地質断面は，一般に作製さ

れる重合処理断面，マイグレーション断面及び深度

変換断面をそれぞれ作製するとともに，深度変換断

面に瞬間振幅や位相，瞬間周波数等の特徴抽出を施

した断面もいくつかの測線について処理・作製した。
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netic positioning system.“A-B”indicates the cross s巴ctionshown as Fig. 4 . 

なお，深度変換にあたっては，各ifi!J線における重合

速度を適用した。

三次元処理にあたっては， i則線方向だけでなくこ

れと交差する方向においてもほぼ等しい関隔で共通

反射点を得る必要がある。しかしながら，今回の調

査では，種々の制約により測線方向の共通反射点間

隔は12.5m，測線と交差する方向の反射点間摘は250

mと極めて不均一なデータとなったことから，この

ままでは三次元のデータセットとはなり得ない。こ

のため， 33の測線の聞にそれぞれ9本の疑似測線

データをコンビュータにより補間して設け，調査海

域全体を25m間隔，321本の測線でカバーされた形と

したデータセットを作製した。

前記処理により作製されたテ」タセットを用い

て，タイムスライスや深度スライス等の水平方向の

地質断面を作製した。タイムスライスは，海面下600

msecの面およびl,308msecから2,900msecまでの

8 msec毎の面の201面作製した。また，深度スライ

スは，同じく海面下2,516mから3,700mまで， 16m

毎に75面作製した。この他にも，瞬間位相や瞬間振

幅，瞬間周波数の複素解析タイムスライスをそれぞ

れ8msec毎に各70国作製した。

さらに，三次元のデータセットを用いて，これら

以外にも，東西方向や北北西一南南東方向の断面等

もそれぞれいくつか作製した。

3.謂査結巣

今回の調査により，良好な音波探査テータが得ら

れ，東京湾北部の深さ約 5kmまでの音響的な三次元

構造を知ることができた。

(1) 33本の全測線の重合及び深度変換断面から明ら

かにされる東京湾北部断層に関する事項をまとめ

ると以下のようになる。

①形態
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Fig. 2 The d巴pthconv巴1・sionsection of the line No.6. An arrow indicates the Tokyo Bay northern fault. The 

scale ratio of vertical to horizontal side is 1 : 1 . 
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Fig. 3 The depth conversion section of the line No.21. An arrow indicates the Tokyo Bay northern fault. The 

scale ratio of vertical to horizontal side is 1 : 1 . 
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深さ3,000mから5,000mにある最も顕著な反射面

（先新第三系の基盤と推定されている）をみると，

調査海域内において， 10番測線付近を境に，東（市

原）側は断層，西（東京）側は揖曲構造を示してい

る。 Fig.2に6番測線の深度変換断面を，また， Fig.

3に21番測線の深度変換断面をそれぞれ示す。

垂直方向でみると，基盤が明らかに断層により切

られている地点でも，海面下約2.2秒（深さ約2,800

m）より上位の層では撲出となっているように見え

る。 Fig.4には，断層変位を認識しやすくするため

に，南北方向を圧縮した16番測線の深度変換断面を

示す。

② 断層変位量

断層変位の大きさを，先新第三系と推定される深

さ約3,000mに位置する反射面からみると，調査海域

の東端で拘800mともっと大きく，北西に向かうに従

い小きくなる。 11番測線付近では400m程度となり，

西端の1番測線で、は200m以下となっている。

A 

断層をはさんだ両側で比較すると，北側の地層の

層厚は，南側の地層の層厚よりも厚い。ただし，反

射面の追跡，対応づけが函難なところもあり，全て

の反射面において，この関係が明らかとなっている

わけではない。

③ 変位の累積

東京湾北部断層の変位は，先新第三系と推定され

る反射罰で最も大きしこれを覆う地層では，上位

層ほど変位が小さくなっている。すなわち，変位は

深部に向かつて累積性をもっている。変位を上位層

に追っていくと，海面下約2秒（深さ約2,300m）付

近から認識できなくなる。

今回得られた音波探査断面では，上総層群と考え

られる地層全体が南東に緩く傾斜した単斜構造と

なっており，その中にいくつかの不整合面が認めら

れる。これら不整合面のうち，海面下約1.0～1.5秒

に認められる面は最も顕著で、あり，東京湾不整合（検

井， 1982）に対比される。上総層群中に認められる

B 
0.6sec. 

1.5 

2.0 

2.5 

。 2km 

Fig. 5 The time section of East-West direction. Tick lines and arrow indicate unconformity and the Tokyo Bay 

northern fault respectively. This section is synthesized by computer from each survey lines on North-South 

direction. 
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不整合商のうち，最上位の深度0.6～0.9秒付近に認

められる面を除き，断層による変形が及んでいるも

のと考えられることから，不整合面より上の断層変

位の累積は，削剥により消きれている可能性がある。

Fig. 5に今回の調査海域における上総層群に対比

される層の東西断面と，ここに認められる不整合を

示す。なお，本断面はコンビュータにより三次元的

に補間して作製されたものである。

(2）得られたデータを三次元的に展開し，水平方向

の地質断面（地質スライス）を作製した。 Fig.6に

本海域の立体的地質構造模型を示す。本来，地質

スライスは，深度変換後のスライスが水平面を表

していることから，ここに表現される地層の形状

が重要で、あるため，深度変換断面をもとに議論を

進めるべきである。しかしながら，重合に用いら

れた地層内の音速度（重合速度）は，必ずしも真

0.6sec 

の音速度とは一致しないところもあるため，重合

速度を用いて深度変換を行うと地層面等の形状が

乱れてしまい，層理面の連続性が悪くなる結果と

なる。したがって本報告では，地層の走向等の形

状については主にタイムスライスをもとに議論を

行い，その構造の深度についてはこれに重合速度

を適用し，深度変換を行ったもので論ずることと

した。

地質スライスから明らかにされる本調査海域に

おける地質構造は次のとおりである。

① 断層変位が及んで、いる層準

各測線毎の断面（垂直断面）において認められる，

東京湾北部断層の変形が及んでいる最も上位の地層

は，海面下約2秒（重合速度を用いて変換すると，

海面下約2,300 m）である。しかしながら，本海域に

おける地層の傾斜は γ以下とほとんど水平層であ

Fig. 6 Three dim巴nsionalmodel of geological structure of the survey area. Top surface and cut surface ar巴time

slice of instantaneous phase at 600insec, and 1, 564msec, under the sea surface. 
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ることから，断層や操曲等による地層の変形は，地

質スライスに非常に敏感に表現されることとなる。

このため，垂直方向の断面ではほとんど認識できな

かった海面下2秒以浅においても，断層による地層

の変形を，地質スライスにおける地層面の露頭線の

不連続として検出することが可能で、あった。 Fig.7, 

Fig. 8に海面下2,380msec（深さ約3,000m）におけ

る瞬間位相タイムスライスと瞬間周波数タイムスラ

イスを，また， Fig.9 , Fig.10に海面下1,564msec（深

さ約1,600m）とl,308msec （深さ約l,300m）におけ

るタイムスライスをそれぞれ示す。

ただし，今回の研究で、は海面下600msecにおける

スライス（Fig.6の模型の上面）と，海面不1,308

msecのスライス（Fig.10）の関については，地質ス

ライスを作製していない。このため，断層による地

層の変形がl,308msecまでは及んで、いること，しか

し， 600msecまでは及んで、いないことはわかるもの

の，断層による変形の最上位層がどこなのか，地質

スライスからは判定できなかった。ただし，地質ス

ライスにより得られた情報をもとに，再度，垂直方

向の地質断面の解析を行うことは可能で、あり，通常

の音波探査断面記録だけから解析を行ったときより

東京湾北部海底地殻構造調査

タイムスライス
1564 msec. 
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The fault is recognizable as the strike changes of sedimentary layers. 
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も，はるかに上位の地層まで断層の変形が及んでい

ることが確認された。

この結果，東京湾北部断層による地層の変形は，

海面下約1秒（深さ950m）付近まで及んでいると考

えられる。

② 断層の走向および傾斜

地質スライスにより明らかにされた東京湾北部断

層の走向は概ね N60。Eであるが，調査海域のほぼ中

央付近では屈曲し， N45。羽7となっている。また，東

京湾北部断層の両側では，地層は東落ち，走向は概

ね北東南西のであるが，断層に近いところでは，

断層に引きずられるような形で，北西一南東の走向

となっている。海面下2380msec （深さ約3,000m)

における瞬間位相タイムスライス（Fig.7）では，断

層の両側の地層の走向が断層を境にして変化してい

るのが明瞭に認められる。

また，各層準の地質スライスを重ね合わせてみた

ところ，東京湾北部断層が認められる位置には有意

な違いが認められない。したがって，東京湾北部断

層は，極めて高角の断層であることはわかるものの，

正断層か逆断層かは判断できなかった。

③ その他

調査海域内では，東京湾北部断層以外に，顕著な

断層構造は認められない。
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4.考察

今回の調査の結果，東京湾北部断層は，通常の垂

直方向の断面では海面下約2秒（深さ約2,300m）以

浅においてはあまり認識できないものの，水平方向

の地質スライスを参考とした地質断面の解析によれ

ば，海面下約1秒（深さ950m）付近の上総層群上部

までを変位させていることが明らかとなった。しか

し，海面下0.6秒におけるスライス（上総層群最上部

に相当）では，東京湾北部断層を示す地層の変形は

全〈認められなかった。

防災科学技術研究所の下総深層観測井（千葉県東

葛飾郡沼南町）において，反射法音波探査が行われ

（山水ほか， 1993），孔井地質（鈴木ほか， 1981）と

の対比がなされている。これらの成果をもとに今回

得られた音波探査断面記録との対比を行う（Fig.11)

と，東京湾北部断層は上総層群上部に対比される層

のうち，最上位の層は変形させていないものと結論

される。

1. 

下総深層観溺井付近における

反射法地震探査（時間断笛｝

下総層群

上総層群上部

、1
三波川変成岩頬

上総層群上部は中期更新世の前期（約40万年から

70万年前）と考えられるので（菊地， 1986），東京湾

北部断層の活動は少なくともこの時期までは活動し

ていることになる。

東京湾北部断層の最後の活動については，上総層

群中にしばしば形成されている不整合により，変位

の累積やその後の活動の歴史が消去されている可能

性がある。また，堆積層が厚いので，たとえ地下で

は震源断層として東京湾北部断層が活動したとして

も，地震断層として表層堆積物までには変形を及ほ、

すとは限らないとの考えもある。しかし，地層の変

形が認められる上総層群相当層では操曲（断層）を

はさんだ両側で，堆積層厚の差異が認められること

から，地層の変形と堆積時期はほぼ同時期であると

考えられ，かつ，この上位の堆積層が変形を受けて

いないことから，同断層は伏在断層として上位の堆

積層の堆積後は活動しなかったと考えられる。また，

音波探査記録によれば，少なくとも下総層群相当層

には境曲等の変形が認められないことから，たとえ

a” 

ぐっ

N 冒且一一一一~s

東京湾北部海底地殻1再造調査澱線V・OI（吟間断面）

Fig.11 Correlation of the s巴ismicr巴cordsof the Tokyo Bay and the Shimousa deep drilling hole (Suzuki et al., 

1981 : Yamamizu et al., 1993). An arrow indicates Tokyo Bay unconformity (Nirei, 1982) . 
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不整合により，過去の活動の歴史が消されていると

しても，少なくとも後期更新世の下総層群相当層に

変形が及んでいない。したがって，過去数十万年間

は活動していない東京湾北部断層が，近い将来に活

動する可能性は低いと考えられる。

日 E目 40 

今回の調査の結果，東京湾北部断層は， N30。E（調

査海域中央では一部N40。E）の走向をもつことが明

らかとなった。 Fig.12に重力異常から推定される関

東地方の基盤と基盤上の断層（植田ほか， 1987；多

聞1983）及ぴ今回の結果明らかにされた東京湾北部

Fig.12 The basement suructure of the Kanto Area (modified from Tada, 1983 and U巴daet al. 1987) and th巴

Tokyo Bay northern fault. Gravity basement is by Ueda et al. (1987). Basement contour interval is 250m. 

F: The Tokyo Bay northern fault (this study) 
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断層を示す。東京湾北部断層は，重力異常から推定

される東京湾北縁の断層と対をなしているように見

える。また，同断層の傾斜が急であることは判った

ものの，正断層であるか，逆断層なのかは音波探査

記録からは判断できなかった。

東京湾北部における地質スライスでは，東京湾北

部断層をはさんで両側の地層の走向が，断層の影響

により変化し，水平的にl土地層が左横ずれ断層によ

り引きずられているようにも見える。地層の走向と

は，地層面が水平面と交わる線の方向である。この

ため，地層の傾斜が小さいときには，地層のわずか

な変形も走向に大きく影響を与えることになる。本

海域における地層は東に小さく傾いていることか

ら，地層の走向の変化は断層の垂直方向の変動によ

る地層面の変形を反映しているのであって，左横ず

れの運動を示すものではないことが判る。

フィリピン海プレートの北西進に伴い，相模トラ

フで、は右横ずれ成分を伴ったフィリピン海プレート

の沈み込みが行われていると考えられている（中

村・島崎， 1981）。房総半島は東北日本側から相模ト

ラフ向かつて突き出るような形となっていることか

ら，同半島にもフィリピン海プレートの北西進によ

る北西向きの力が働くものと予想される。従って，

房総半島の付け根に相当する東京湾奥部に，左横ず

れ断層が存在するとは考えにくく，地質スライスに

認められる地層の走向の変化が，東京湾北部断層の

左横ずれ成分によるものではないと考える方が合理

的であろう。

更新世中期以降に首都圏が属する東北日本が従来

のプレートから分かれ，新たなプレート（中村，

1983：小林， 1983によれば北米プレート，石川・二f,

1984によればオホーツクプレート）に属するように

なり，フィリピン海プレートとの相対運動が変化し

たと考えられていることから，ちょうどこの時期に

東京湾北部断層の活動が停止したのは，プレートの

相対運動の変化と関係しているのかもしれない。

5. まとめ

顕著な断層が存在することが知られている東京湾

の北部において，断層の詳細な構造を明らかにする

ことを目的として，三次元のデータ解析を行うため

に極めて密な開隔で、マルチチャンネル音波探査を

行った。得られたデータをもとに，通常の垂直方向

の地質断面に加え，水平方向の地質断面（スライス）

や測線のない方向の地質断面等を作製した。この結

果，東京湾北部断層は， N30°E（調査海域中央では一

部N40。E）の走向でほぼ垂直な断層面を持つこと，

更新世中期以降は活動していないことが判った。
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PRECISE DETERMINATION OF STATION COORDINATES 
OF LORAN睡CNORTHWEST PACIFIC CHAIN t 

Teruo KANAZAWA存

Abstract 

The government of Japan took over the operation of Loran-C northwest Padfic chain from the 

government of the United States of America in 1994. Because the Barrigada (Guam) station which 

located in the territory of the US was not transferred to Japan, the configuration of the stations was 

changed, that is, the master station was moved from Iwojima to Niijima in October 1994 and the 

Iwojima station was terminated. The precise coordinates of these stations except Guam one in WGS 84 

as well as in Tokyo Datum are determined on the basis of the results for the marine geodetic control 

network of the Hydrographic Department of Japan. 

keywords : Loran-C, northwest Pacific chain, coordinates 

1. Introduction 

Several years ago, the government of the 

United States of America declared that the opera-

tion of Loran”C system except in the territory of 

its own country would be terminated by the end of 

1994. The government of Japan negotiated with 

the US and the Maritime Safety Agency of Japan 

took over the operation of Loran明Cnorthwest 

Pacific chain in 1994. 

Since the Bar廿gada(Guam) station was not 

transferred to Japan and was terminated in 1993, 

it was decided to change the configuration of the 

stations (Fig. 1 ) . The master station was newly 

constructed at Niijima and the operation began in 

October 1994. Iwojima station was terminated 

instead. 

In order to utilize the new system with suffi-

cient precision and to cooperate with other couル

tries, precise coordinates of these stations in the 

world-wide geodetic system are needed and sur” 

t Ace巴pted23th January 1995 
＊航法測地課 Geodesyand Geophysics Division 

veys of the transmitting antennas of these sta-

tions were conducted by the Hydrographic 

Department of Japan (JHD) based on the results 

of control points determined in the project of 

establishing the marine geodetic control network. 

The method and results are described in this 

report. 

， 
= 
・＇司

．！ 

・5
－、r
Gesashi 

Minami-
torishima 

Fig. 1. New configuration of Loran-C northwest 

Pacific chain. 
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2. Method of position determination 

(1) Marine geodetic control network 

Regulations to delineate the boundaries of the 

jurisdictional sea such as the territorial sea or the 

exclusive economic zone are provided in the 

United Nations Convention on the Law of the 

Sea. JHD commenced a project to establish the 

marine geodetic control network in 1980 utilizing 

methods of satellite geodesy (Kubo, 1988). 

In this project, satellite laser ranging (SLR) is 

conducted at Simosato Hydrographic Observa-

tory (located in Wakayama prefecture) in coop-

eration with other SLR stations distributed 

world-wide and the coordinates of the fiducial 

point at Simosato Hydrographic Observatory are 

determined precisely in the world-wide coordinate 

system. 

First order control points in off-lying islands of 

Japanese territory are connected to the fiducial 

point at Simosato by simultaneous SLR observa-

tions of Japanese geodetic satellite Ajisai. Second 

order control points are connected to first order 

control points by simultaneous observations of 

Navy Navigational Satellite System (NNSS) and 

of Global Positioning System (GPS) lately. The 

coordinates of first and second order control 

points are thus determined in the world-wide 

coordinate system. 

Among the stations of Loran心 northwest

Pacific chain, Tokachibuto (Hokkaido), Gesashi 

(Okinawa), Minamitorishima (Marcus island), 

and the former Iwojima station are placed near 

first order control points and the coordinates of 

these nearby first order control points have 

already been determined by SLR method. 

The position of the new master station at 

Niijima was determined by GPS observations of 

static differential method. 

(2) Differences of coordinate systems 

Constructing a world-wide geodetic system 

became realized after launches of artificial satel-

lites and many kinds of world-wide geodetic sys-

terns have been reported since then. Differences 

among recent models are less than one meter and 

efforts to improve these systems are continuing 

according to the increase of satellite observa-

tional data. Among them two systems are used 

frequently. One is WGS 84 which is used for GPS, 

NNSS and Loran-C operated by US (DMA, 1991). 

The other is IERS Terrestrial Reference Frame 

(ITRF) used in the scientific community 

(Boucher and Altamimi, 1989). IERS stands for 

International Earth Rotation Service. 

The coordinate system used for the reduction of 

satellite data in JHD (called JHDSC) is almost 

identical to ITRF. Differences between them are 

within ten centimeters level (Sengoku, 1992). 

WGS 84 is also nearly identical to ITRF and 

differences between them are reported to be fifty 

centimeters level (McCarthy, 1992). While these 

three coordinate systems are different in the 

scientific sense, they can be regarded as identical 

in the practical sense considering the precision of 

positioning by Loran-C. So, we take the results of 

marine geodetic control network as the coordi-

nates in WGS 84 in this report. 

In Japan, a unique coordinate system which 

covers the mainland and a part of Okinawa 

islands was developed and is called Tokyo Datum 

(TD). Since the coordinates of the origin of TD 

was determined by astronomical observations, 

the adopted values are known to have a differ-

ence from the values in world-wide coordinate 

system which amount to ten seconds of arc in 

both latitude and longitude. In addition to these 
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differences, because TD was constructed through 

conventional triangulation method, there are dis-

tortions of triangulation network which are 

known to reach more than ten meters in 

Hokkaido and Okinawa regions. 

Relations between TD and the world-wide coor-

dinate system can be obtained if both coordinates 

are known at the same point. We adopt the trans-

lation parameters obtained at Simosato (Tatsuno 

and Fujita, 1994). 

Coordinates which are transformed from the 

world-wide coordinate system by using these 

translation parameters are close to the coordi-

nates of TD but differs from TD because of the 

distortions existing in TD. We call this trans-

formed coordinate system as Corrected Tokyo 

Datum (TDC) to distinguish it from TD in this 

report. 

3. Observations of coordinates of Loran胃C

antennas 

(1) Niijima 

GPS Observations to connect a triangulation 

point in Niijima to GPS network of our Depart-

ment in Sagami Bay area were conducted in 1992 

(Takanashi et al., 1994). Coordinates of the GPS 

antennas in Sagami Bay area had been deter” 

mined through other GPS observations with 

Simosato in 1992. Coordinates of Loran-C antenna 

at Niijima from the nearest triangulation point 

were surveyed by the 3rd Maritime Safety 

Regional Headquarters in 1992. The coordinates 

of Loran”C antenna in Niijima in WGS 84, TDC 

and TD are listed in Table 1 . 

(2) Tokachibuto (Hokkaido) 

Observations of first order control point in 

Tokachi were conducted in 1991 and coordinates 

of the point were obtained (Sengoku and 

Uchiyama, 1994). Coordinates of Loran”C antenna 

at Tokachibuto had been surveyed in TD from 

the nearest triangulation point in 1983 (Takemu” 

ra and Sawa, 1985). The results are also listed in 

Table 1. 

(3) Gesashi (Okinawa) 

Observations of first order control point in 

Okinawa were conducted in 1989 and coordinates 

of the point were obtained (Sengoku et al., 1992). 

Coordinates of Loran”C antenna at Gesashi had 

been surveyed in TD from the nearest triangula-

tion point in 1992 by the 11th Maritime Safety 

Regional Headquarters. The results are listed in 

Table 1. 

(4) Minamitorishima (Marcus island) 

Observations of first order control point in 

Minamitorishima were conducted in 1989 and 

coordinates of the point were obtained (Sengoku 

et al., 1992). Relations between newly established 

control point and the Loran-C antenna at 

Minamitorishima had been surveyed in 1982 

(Takemura and Kanazawa, 1984) and were sur-

veyed again in 1989. Because the position of this 

isolated island had been determined independent 

from TD, coordinates of Loran-C antenna in 

Minamitorishima are listed in WGS 84 and in 

TDC in Table 1 . 

(5) Iwojima 

Observations of first order control point in 

Iwojima were conducted in 1992 and coordinates 

of the point were obtained (Sengoku and 

Uchiyama, 1994). Coordinates of Loran-C antenna 

had been surveyed in the local datum in 1982 

(Takemura and Kanazawa, 1984). The coordi-

nates of the former Loran”C antenna in Iwojima 

in WGS 84 and in TDC are listed in Table 1 . 



20 Teruo KANAZA WA 

Table 1. Coordinates of Loran-C antennas including the former Iwojima station in WGS 84, TDC and TD. 

WGS84 TDC TD 

Niijima latitude(N) 34' 24’11. 942” 34' 23’59. 778” 34' 23・59.71 1” 
I ong i tu de (E) 139 16 19. 478 139 16 30. 802 139 16 30. 844 

Takach i bu to latitude(N) 42 44 37. 219 42 44 28. 041 42 44 28.013 
I ong i tu de (E) 143 43 09. 754 143 43 23. 940 143 43 23. 722 

Gesashi latitude(N) 26 36 25. 038 26 36 10. 624 26 36 11. 041 
I ong i tu de (E) 128 08 56. 92日 128 09 04. 096 128 09 03. 779 

Hinam1- latitude(N) 24 17 08. 007 24 16 50. 922 
torishima I ong i tu de (E) 153 58 53. 779 153 59 07. 679 

Iwojima latitude(N) 24 48 03. 661 24 47 47. 782 
longitude (E) 141 19 30. 814 141 19 41. 669 

4. Discussions 

As stated in section 2 (2), we neglected the 

differences among JHDSC, ITRF and WGS 84 in 

this report. Strictly speaking, any coordinate 

system established on the surface of the earth is 

changing all the time because of plate motions on 

world-wide scale and crustal deformations on 

regional scale. If we stick to the accuracy of 

centimeter level, we must indicate the time that 

the coordinate system is referred such as ITRF 

90, ITRF 91 etc. Time differences of observations 

of first order control points are also neglected in 

this report. 

Japan is located in an especially active tectonic 

region. Recent monitoring of crustal deforma-

tions by static DGPS observations revealed that 

crustal deformations associated with major earth-

quakes often reach tens of centimeters even if 

epicenters are under sea司bottomhundreds of 

kilometers apart from coast. Considering such 

circumstances, we must repeat observations of 

these positions and revise the results at appropri-

ate intervals in order to keep up accuracy of 

coordinates of Loran-C antennas in ten centi-

meters level. 
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ロランC北西太平洋チェーン局の正確な位置の決定

（要旨）

金沢輝雄

ロランC北西太平洋チェーン局の配置は、米国か

ら臼本への移管に伴い、 1994年に変更された。水路

部では、海洋測地の推進業務の中で得られた離島の

基準点の位置を基に、これらのロランC局の正確な

位置を世界測地系と日本測地系の双方で決定したの

で、その手法と成果について報告する。





水路部研究報告第31号平成7年3月24日

REPORT OF HYDROGRAPHIC RESEARCHES No.31March,1995 

小笠原海台周辺海域の海底地形とテクトニクスT
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Geomorphology and tectonics of the Ogasawara Plateau and its 

surrounding area in the Northwest Pacific Basin t 

Shigeru KASUGAヘFumiroSHIMOTORI* and Members of Continental Shelf Surveys Office* 

Abstract 

23 

The survey under the Continental Shelf Surveys Project by the Hydrographic Department of Japan 

revealed the details of geomorphologic feature of the Ogasawara Plateau and its surrounding area in the 

westernmost part of the Northwest Pacific Basin. The Ogasawara Plateau is composed of semicircle-

shaped plateau in the western part, whereas, in the eastern part, chain of seamounts that creates a linear 

ridge of 500 kilometers, trending east to west. Seamount chain or group running roughly in the 

WSW-ENE direction in the north of the Ogasawara Plateau were recognized. Bathymetric and magnetic 

maps indicate four fracture zones accompanied by the ridge and fault scarp in the northern part of the 

surveyed area. Clear pattern of Mesozoic magnetic lineations as well as linear relief of the seafloor and 

acoustic basement associated with the minor ridge and trough trending parallel to the magnetic 

lineations were recognized. 

These geomorphologic and geological features of the specified area bounded by the seamount chain 

to the north and the Ogasawara Plateau with its adjoining area to the south show following remarkable 

differences compared with those of the other area. 

(1) The topography of the two prominent fracture zones in the north of the seamount chain is expressed 

by the escarpment with vertical offsets of more than 500 meters, whereas in the above specified area, 

the vertical offsets decrease to less than a hundred meters. 

(2) The lineated topographic relief characterized by the minor ridge and trough disappear within the 

specified area, whereas magnetic lineations are clearly identified in the whole surveyed area. 

(3) Distribution of small conical knolls of probably volcanic origin is limited within the specified area. 

These characteristic features indicate that later volcanic activities associated with the formation of 

the Ogasawara Plateau, other seamounts and possibly small conical knolls have changed thermal and 

stuctural feature of the oceanic crust. They might reset the vertical offset of the fracture zones and 

smoothed the rugged ocean floor and acoustic basement in the minor ridge and trough area without 

destroying or severely attenuating original Mesozoic magnetic lineations. Theses features may support 

the occurrence of mid-Cretaceous intra”plate volcanism that has been proposed by the study based on 

deep sea drillings in the Northwest Pacific Basin. 

t Acc~pted 30th January 1995 
＊ 大陸棚調査室ContinentalShelf Surveys office 



24 Shigeru KASUGA, Fumiro SHIMOTORI, et αt 

1. はじめに

太平洋の北西部に位置する北西太平洋海盆は，深

海掘削や地磁気縞状異常の同定から，中生代に海底

拡大により形成され，現存する世界で最も古い年代

にできた海底の一つであるといわれている（Na-

kanishi et al., 1989など）。北西太平洋海盆の西端に

は，小笠原海台をはじめ，数多くの海嶺，海山，海

丘等が分布していることが知られているが，これら

の高まりの詳細な地形や分布の特性，さらに形成過

程等については，データが乏しいため不明な点が多

く残されている。

海上保安庁水路部では，大陸棚調重量の一環として，

小笠原海台の全域とその崩辺の北西太平洋海盆北西

端部の大洋底において従来よりも詳細な海底地形，

地質構造，地磁気，重力の調査を実施した。これに、

より，測線開隔6海里の均質で精度の高いデータを

広範囲にわたりこの海域で初めて収集することがで

きた。地磁気，重力の調査成果については， 1994年

に刊行された縮尺300万分のlの「日本近海地磁気異

常図・重力異常図J（海上保安庁， 1994，春日ほか，

1994b）に活用されている。

本稿では，北西太平洋海盆西端部にあたる小笠原

海台周辺海域の海底地形，地質構造，地球物理学的

な特徴をまとめ，この海域のテクトニクスについて

言及する。

2.調査の概要

今回報告する調査海域は，北西太平洋海盆の西端

の小笠原海台，伊豆・小笠原海溝の南部及びマリア

ナ海溝の北端部等を包含する北緯24度00分，北緯30

度00分，東経142度30分及び東経150度00分の各経緯

度線で固まれる海域内（Fig.1）で，緯度3度，経度

2.5度の矩形をひとつの調査区域とする大陸棚謂査

の6区域分にあたる。調査期間は，昭和62年12月か

ら昭和63年1月までの388間及び平成3年4月から

平成5年1月にかけての197日間の合計235日間であ

り，全調査はすべて海上保安庁の測量踏「拓洋J（総

40N 40N 

30N 

140E 

Fig. I Bathymetric chart of southern wat巴rsof 

Japan derived from GEBCO chart and location 

of the surveyed area. Contour interval is 1000 m. 

トン数2600トン）により，海洋法条約に基づく大陸

棚の限界確定及び管理，利用開発に必要な科学的資

料の収集を目的として実施した。この調査に際して

は，主測線は東西方向にとり，測線間隔は6海里（一

部5海里）とし，必要に応じて交差測線及び補測線

を設けた。測線の総測線長は約37,000海里に達する。

Fig. 2に航跡図を示す。

調査に使用した機器は以下のとおりである。

船位…・・・GPS，ロランC及ぴNNSS等による

複合測位装置

測 深……ナローマルチビーム測深機（シービー

ム）

地質構造・・・エアyゲン方式の深海用音波探査装置

表層探査装置（3.5kHzサブボトムプ

ロファイラー）

地磁気・・・・・・プロトン式海上磁力計（PMM 100 

型）

重力……海上重力計（KSS 100型）
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Fig. 2 Track lines of the survey conducted by the S/V T AKUYO 

これらの調査に加え，一部の測線では18または24

チャンネルのマルチチャンネル反射法音波探査を，

また，海域内の数地点でドレッジによる岩石採取と

深海カメラによる海底写真撮影を実施した。なお，

これらの調査結果については各区域毎に速報として

水路部技報に掲載した（鬼丸ほか， 1994，ほか）。

3.海底地形・地質構造

中部太平洋から北西太平洋にかけて海嶺，海台，

海山群等の高まりが多く存在することが以前から知

られている（例えば，岩淵， 1982,Fig. 2 ）。本調査

海域にも小笠原海台と，これまで未発見の海山も含

めて多くの海山等が分布していることが明らかと

なった。 Fig.3に調査海域の海底地形図を， Fig.4に

海底地形の鳥噸図を示す。

この海域の海底地形については， 1）小笠原海台，

2）海山群， 3）大洋底に分けて以下に記載する。

なお，伊豆・小笠原海溝軸付近の海溝海側斜面の大

洋底は，太平洋プレートの沈み込みに伴う変形を受

けて， horstand grabenで特徴付けられる正断層群

が発達しているが，これらの海底地形，地質構造に

ついては，既に瀬田ほか（1991）に詳しく報告され

ているので，ここでは省略する。

(1）小笠原海台

小笠涼海台は，西太平洋にほぼ東西に配列する

マーカス・ウェーク海山列の西端に位置し，南北に

伸びる伊豆・小笠原海溝とマリアナ海溝のほぼ接点

に位置している。この付近の海底のマルチビーム測

深を初めて実施した Smoot(1983a）は，東経145度

以西が地形的な高まりが連続する海山列であること

から，これを小笠原海台と区別して Michelson海嶺

と名付けているが，わが国ではこれらの高まりを含

めて小笠原海台という名称が付けられている。よっ

て小笠原海台は，東経144度30分より西部の台地状の

高まりとそれ以東の細長い高まりが連続する海山列

とに区分できる。小笠原海台西部には南東縁を弦と

する半円形の台地で，その上に大小様々の海山群と

地溝状の細長い凹地を載せている。その海底の詳細

な地形は長岡ほか（1989）により報告されたが，そ

の後の調査により小笠原海台はさらにその東方の矢



A. Northwest Pacific Basin 

B. lzu-Ogasawara Trench 

C. Mariana Trench 

D. Ogasawara Plateau 

E. Yabe SMt 

F. Hanzawa SMt 

G. Katayama SMt 

H. Ogasawara-higashi SMt 

I. Uyeda Ridge 

J. Chichijima SMt 

K. Mukojima SMt 

L. Matsubara SMt 

M. Fujibakama SMt 

N. Kikyo SMt 

0. Aki-no-Nanakusa Seamounts 

P. ChoyoSMt 

Q. Haru-no・NanakusaSeamounts 

R. Hotokenoza SMt 

S. Hakobe SMt 

T. Suzuna SMt 

U. Suzushiro SMt 

V. Kashima Fracture Zone 

W. Ogasawara Fracture Zone 

Fig. 3 Computer-aided bathymetric chart compiled by SeaBeam swath survey data. Contour interval is 100 m. 

Three solid lines indicate the location of seismic reflection profiles shown in Fig. 6 
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0 gasawara Plateαu Topography 

Fig. 4 Whale-eye view of th巴bathymetrywith major topographic names. 
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部海山，半沢及び片山の各海山を経由して細長く横

たわり，ほぽ東西方向に東経149度10分まで延びてい

ることが確認され，小笠原海台全域の詳細な地形が

明らかとなった。その全長は約610kmtこ達し，東京か

ら青森までの直線距離に相当する長大な海嶺であ

る。Fig.5に小笠原海台及び、周辺の海山を包含する

調査海域の海底を北方から眺めた東西方向の地形断

面図を示す。小笠原海台は，半沢海山の西側及び東

側でくびれた様な地形になり，その付ー近は幅約20km

程度まで狭くなるが，周りの大洋底に対して比高

2000m程度を維持している。さらに特徴的なことは，

その半沢及び片山の両海山の間にあたる地点から直

角方向に分岐して南へ伸び、る長さ14Qkm,I幅約28kmの

小海嶺が存在する事である。また， 片山海山の南及

び北には，北北東一南南西方向に分岐する高まりが

存在し， N20E方向のリニアメントが顕著で、ある。

この方向性は，半沢，片山海山の聞から南に伸びる

小海儲から分岐する高まりにリニアメントとして表

れている。

Fig. 5からわかるように海台上の顕著な海山の頂

部はともに水深1400m程度の広い山頂平坦面を有し

ており，これらは白亜紀のギョーであると報告され

ている（Okamuraet al. 1992）。さらに，小笠原海

台西部の東海山ではその山頂平坦面より比高300～500

mの突出した4つの小海山，半沢海山では同じく比

高700mの小海山（頂部水深306mで小笠原海台全域

の中では最浅部）の詳細な地形が明らかになった。
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小笠原海台西端部は，伊豆・小笠原弧の陸側斜面

に接して，海溝底は水深3200mまで浅くなっており，

海溝は地形的に認められなくなっている。この海域

は太平洋プレートのフィリピンプレート下への沈み

込みに伴う小笠原海台と伊豆 ・小笠原島弧との衝突

に起因すると考えられる断層が発達している。なお，

海溝近傍における小笠原海台のテクトニクスについ

ては，長岡ほか（1989), Okamur・aet al. (1992), 

沖野ほか （1994）で議論されている。

(2) 海山群（海山列）

小笠原海台の北方の大洋底には西南西 東北東方

向へ連なる様に比高2000m以上の海山が点在する。

これらの海山の分布は直線的で、はないものの，長さ

約600km, I幅150kmの範囲に集中し， グループ全体と

してみれば西南西一東北東方向に配列して海山列を

形成しているように見える。これらの中で最西端に

位置する細長い高まりは， Smoot(1983a）によりマ

ルチビーム測深機で詳細に調べられ， UyedaRidge 

とイ反革念されている。 UyedaRidge は幅かr10～30kmな

のに対し，長さは約150kmに達し，西方の伊豆・小笠

原海溝南部の海溝軸に鞍部を形成している。 Uyeda

Ridgeの最j支部の頂部水深は1300mを得た。この

Uyeda Ridgeの東側にはさらにたくさんの海山が

分布することが大陸棚調査で明らかとなり，顕著な

海山にはそれぞれ名称が付けられている。その詳細

については，浜崎（1994）を参照されたい。 Uyeda

Ridgeの北東側には比高約3000mの父島海山及び比
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Fig. 5 E W cross section of the topography of the Ogasawara Plateau and s巴amountsviewed from north. 

Vertical exaggeration is about 16. 
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高1400mの聾島海山が分布する。また， UyedaRidge 

の東方約80km付・j[j:には松原海山（比高5400m，頂部

水深89m）が存在し，その北東方約75km及び、約200km

付近に直線的にそれぞれ名称未設定の平頂海山（比

高4600m，頂部水深913m）と，ふじばかま海山（比

高3800m，頂部水深1040m）が存在する。

これらの海山のさらに東方にも秋の七草海山群を

構成する海山が点在し，特に顕著な海山である朝陽

海山は比高4800m，頂部水深1040mで，裾野が広い

平頂海山である。

小笠原海台東端部の南方には柄杓型に分布する春

の七草海山群が存在する。規模の大きなほとけのざ，

はこべ，すずな及びすずしろの各海山は，いずれの

海山も頂部水深は1300m程度で、（1）で述べた小笠原海

台の平頂部と同程度の水深をもっ。また前記の朝陽

海山及び、名称未設定の海山も平頂部の水深について

も同様で、ある。

(3) 大洋底

調査海域は北西太平洋海盆の西端部に位置する

が，前記で述べた海山・海台及び太平洋プレートの

沈み込みの影響を受ける伊豆・小笠原海溝付近の海

底を除いては海域全体で、5000～6200m程度の比較的

なだらかな大洋底で形成きれている。従来の500メー

トル程度の大雑把な等深線で描かれた海底地形図で

は概ね平坦にみえる深海底も，シービームによる等

深線100メートル間隔の詳細な地形図や海底の傾斜

を強調した烏轍国などで見ると以下に記述するよう

な地形的特徴が明らかになった。

ア断裂帯

調査海域北部には UyedaRidgeの北側からふじ

ばかま海山付近に至る聞に北北西 南南東方向に走

る4本の急崖（Fig.13参照）が存在し，これらの崖に

より地磁気異常のリニエーションがずれていること

じ断面が非対称をなし，崖の両側で海底の水深に

断差があることなどの特徴から，これらの崖は断裂

帯の構造地形的な表現であると考えられる。 4本の

崖の中で，東側の3本は東落ちであるが，最も西側

の海溝海側斜面を走る崖は西落ちである。 Nakani田

shi (1993）は，北西太平洋の地磁気異常と音波探査

記録等の解析により，地形的にも顕著な5つの大規

模な断裂帯を認定し，それぞれに鹿島断裂帯，ノサッ

プ断裂帯等の名称を付している。今回の大陸棚調査

で確認された 4つの崖のうちで，北緯30度，東経145

度25分から南南東に走る崖は鹿島断裂帯（Nakani-

shi(l993））の一部に対応すると思われる。この崖の

比高は，前述の海山列と交差する北緯28度付近の北

側で大きく最大lOOOmに達している。崖の走向は海

山列の北側と南側で異なっており，そこは後述する

ように地磁気縞模様の方向が変化している場所に一

致している。

鹿島断裂帯に関しては，崖の走向だけでなく地形

的特徴も海山列の北1Rtlと南側で大きく異なっている

ことが注目される。鹿島断裂帯及びその東隣りの産

では，海山列の北側で、は断裂帯に沿って，崖を構成

する海嶺が分布する。鹿島断裂帯に沿う海嶺は 2列

になっており，そのうち西方の海嶺は，北西一南東

方向を示す幾つかの雁行する小海嶺より構成されて

いる。この雁行配列する小海嶺の走向は，海山列の

南側で走向を北西一南東方向に変える断裂帯南部の

北方への延長方向に一致している。断裂帯を境にし

て両側の海底及び、音響基盤に段差があることは音波

探査記録からも明瞭である（Fig.6）。その比高は，

西側の崖（鹿島断裂帯）でb約500m，東側の崖で約400

m程度で、あり，堆積層の厚さはこの海域で、は概ね400

m程度で、だ、いたい一様で、あり，音響基盤の比高も海

底の比高と悶規模の大きさである。 2列の崖に挟ま

れる細長い海域の海底は，西側に傾動している。海

山列の南側では，農は地形的に不明瞭になり3 断裂

帯の両｛郊の水深差はほとんどなくなるが，断裂帯の

位置は地磁気リニエーションのずれにより明瞭で、あ

る。

鹿島断裂帯の西側を並走する 2列の断裂帯に伴う

崖は，北緯29度付近より南では，地形的に不明瞭に

なるが，このライン上で地磁気リニエーションのず

れがみられることから，海山列に向かつて南南東に

イ中ぴていることカfわかる。ただし， UyedaRidgeを
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含む海山列近傍の海底まで南下すると，地磁気異常

によっても断裂帯の存在は不明瞭となる。

また，小笠原海台西端の南側から南南東に伸びる

東落ちの急崖（Fig.3 ,W）が海底地形図から明瞭に

認められる。この崖の北縁は小笠原海台の高まりに

消されている。

イ 小海丘群

海山列と小笠原海台に挟まれる平坦な海底には直

径 3km以下，比高500m以下のきれいな円錐の形状を

した，頂上の尖っているか，または，わずかに平頂

になっている小円錐海丘が多数分布している。Fig.

7に松原海山の北方約90kmの大洋底で、みられた小円

錐海丘の地形の例を示す。本調査海域で1立直径lOkm

程度より大きい海丘 ・海山の多くが地形的に特定の

方向性を有するのに対し，これらの小円錐海丘の形

状は特定の方向性をもたない点が特徴である。この

ような小円錐海丘の存在は近年のマルチビーム測深

機による精密海底地形調査で初めて明らかになって

きたものであり，四国海盆やフィリピン海盆等の背

弧海盆や太平洋北西縁の海溝海側斜面でも最近の

シービームのマッピングにより確認されている（春

日ほか， 1994a：小林， 1993）。日本海溝の海溝海側

斜面に存在する小円錐海丘からはしんかい6500によ

り玄武岩が採取されている（藤岡ほか， 1993）。これ

らの小円錐海丘は，小笠原海台及びUyedaRidgeを

はじめとする海山列との聞に挟まれる海域及び小笠
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Fig. 8 Shaded topographic r巴liefmap of northeast苧

ern part of the surveyed area. This map clearly 

indicates the trends of minor topographic relief 

trending northeast to southwest that are parallel 

to the magnetic lineations. 

Fig. 7 Exampl巴 ofon board SeaBeam swath bathy の測線032509の記録において鹿島断裂帯の東側はマ

-metric chart of small conical knolls about 90km, 

north of Matsubara SMt. Contour interval is 20 

m. 

原海台南側の海底に集中して分布している傾向がみ

られる。これらの海丘の分布に特に明瞭な方向性は

認められない。底質サンプル等のデータがないため，

これらの海丘の成因については不明であるが，音波

探査記録から海丘は音響基擦と音響的には一体であ

り，また，大多数の海丘の傾斜も急であることから，

火成岩で構成される火山性起源の可能性が高いと考

えられる。

ウ マイナーリッジ・トラフ

シービームの全水深値を使って作成された鹿島断

裂帯の北東側の海域の海底地形陰影図（Fig.8）でみ

ると，北東一南西方向に延びる地形のトレンドが明

瞭である。このトレンドは，比高200m以下の微小な

海底の起伏であるマイナーリッジ・トラフ群の分布

によるものである。音波探査記録（Fig.6）の最上部

イナーリッジ・トラフ群を斜めに横切っており，こ

れらの海底の起伏は堆積層に埋もれた音響基盤の起

伏を反映していることがわかる。一方，マイナーリ ッ

ジ・トラフの存在しない平坦な海域は，周囲の測線

032525の記録から読みとれるように海底面のみなら

ず音響基盤も平坦になっている。この海域の大洋底

の音波探査記録から読みとれる層序については，上

位から上部透明層，上部不透明層，下部透明層，下

部不透明層及び音響基盤の4層に区分できる。これ

は，北西太平洋海盆における既存の音波探査記録よ

りこれまでに報告されている標準的な音響層序（Ewing

et al., 1968）と一致している。

マイナーリ ッジ・トラフは海底の基盤の形成時及

びそれ以降における重要な構造方向を示し，海底拡

大の痕跡として重要視されてきた（岩淵， 1982）。こ

れらの起伏は，海底拡大により形成されたことが明

らかな四国海盆等の背弧海盆や海洋プレー ト生産・

拡大の場である東太平洋海膨付近の海底の精密海底

地形調査により明らかにされたマイナーリッジ ・ト
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ラフに富む海底の起伏と類似している。

マイナーリッジ ・ト ラフが明瞭に認められる海域

は，海山列と小笠原海台に挟まれる海域の外に限ら

れており，上述の小円錐海丘の分布域ときれいに相

反しているのが注目される。マイナーリッジ・トラ

フの音響基盤の起伏は，音波探査記録断面から非対

称か対称かはっきりしないが，北西に向かつてやや

急になっているように見える。また，マイナーリ ッ

ジ・トラフの走向は，後述する地磁気リニエーショ

ンの方向とほぼ一致していることから，これらが海

底拡大に伴って形成きれたことを裏付けている。

4.地磁気異常

33 

調査海域の地磁気全磁力異常図を Fig.9に示す。

調査海域の地磁気異常の特徴として小笠原海台や海

山等の高まりに伴うダイポール異常，大洋底の縞状

異常，断裂帯に伴う帯状の負異常が顕著である。以

下にこれらの地磁気異常の特徴について記載する。

(1) 小笠原海台，海山等に伴うダイポール状異常

小笠原海台東部では，東西に伸びる海台に対し

て， 1000～＋300nTの帯状に伸びた正負一対のダ

イポール異常が存在し，これは周囲の海底の縞状異

常の振幅より数倍大きい。矢部，半沢，片山海山に

イ半って局所的に振幅が大きくなっている。海台上及
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びその北側が負，海台の南側が正異常をもっ正帯磁

を示し，負異常の振幅が正異常より 3倍程度大きい。

このような地磁気異常の特性から，小笠原海台は低

緯度で形成され，伏角が小きく正に帯磁していると

推定される。小笠原海台の形成年代は明確で、はない

が，小笠原海台より約 4度南方の深海掘削（Site

800）の古地磁気の解析結果から， 145Maに形成され

たこの掘削点付近の海底は太平洋プレートの運動に

｛半って120Ma以降現在まで約40度北上を続けてい

ることカf明らかとなっており（Larsonet al., 1992), 

小笠原海台が現在の位置よりもはるか南の赤道付近

で形成されたことは十分考えられる。小笠原海台東

部に沿って東西に伸びる帯状の異常は，後述する地

磁気リニエーションや断裂帯に沿う帯状の異常を

切っており，小笠原海台がその周辺海域の断裂帯を

伴う海底拡大のフ。ロセスを経てから形成されたこと

は確かで、あろう。小笠原海台西部は数列の東西方向

に伸びた帯状の地磁気異常が存在し，これらは徐々

に振幅を減じながら海溝軸を越えて伊豆・小笠原弧

の陸側斜面まで達していることから，小笠原海台の

一部は既に伊豆・小笠原弧の下に沈み込んで、いると

考えられる。

海山の池磁気異常については，松原海山，ふじば

かま海山，朝陽海山等多数の海山は，小笠原海台と

同様に伏角の小さい正帯磁と推定される夕、、イポール

異常を持つのに対し，ききょう海山等一部の海山は

現在の磁場に近い正帯磁を示すダイポール異常を

もっている。後者は比較的新しい時期に起こった火

成活動により再磁化した可能性がある。

(2) 大洋底の縞状異常

北東一南西及び東北東一西南西方向の地磁気縞模

様が調査海域北東側および北側で明瞭に認められ

る。北西太平洋の広範な海域の地磁気リニエーショ

ンについてのNakanishiet al. (1989, 1992) , Na” 

kanishi (1993）の同定によれば，これらの 1）ニエー

ションは中生代のM系列にあたり，この海域の海底

の年代は海域北西端でM14(130Ma），南東端でM

28 (150Ma）である。地形でも明らかな断裂帯を境

に地磁気のリニエーションが大きくずれている。鹿

島断裂帯より西側の海底では，断裂帯と交差する海

山列の北側と南側で 1）ニエーションの方向が異な

り，北側で東北東一西南西方向，南側で北東南西

方向のリニエーションが認められる。この方向変化

は海山列を境にした断裂帯の走向の変化に対応して

いる。 Nakanishi(1993, Fig. 2 ）の同定結果と今回

の調査で明らかになった当海域の地磁気異常の分布

(Fig. 9）とを比較すると，全体的に概ね調和的で、あ

る。特に鹿島断裂帯の東側の海底は，地磁気リニエー

ションが非常に明瞭で、あり，両者はよく一致してい

る。しかし，鹿島断裂帯とその東側の断裂帯に挟ま

れる細長い海域の地磁気 1）ニエーションは，海山に

伴う局所的な地磁気異常の影響などにより不明瞭で、

あり，あまり対応がよくない。また，鹿島断裂帯の

西側の海底については，小笠原海台より北側は海．山

に伴う局所的な異常にリニエーションが乱されてお

り， Nakanishi(1993）の同定結果と合わない部分が

あり，これらついては今回の調査結果を加えて再検

討‘する必要があると考えられる。鹿島断裂帯をはじ

め断裂帯の位置は概ね良〈一致している。ただし，

東側を走る断裂帯は Nakanishi(1993）の図では，

海山列と交わる北緯28度30分付近でジャンプして方

向を変えているが，海底地形，地磁気異常の分布か

らみると，この断裂帯はここで途切れることなし

連続的に徐々に方向を変えて続いている。

なお，伊豆・小笠原海溝海側斜面において北緯30

度，東経143度より南南東に伸ぴるラインを境にし

て，西南西一東北東方向の数列の地磁気 I）ニエー

ションが断ち切られている。このラインに沿って，

比高500m程度の急崖が南南東方向に走っており，こ

れは今回の調査で新たに発見された断裂帯と考えら

れる。これらの地磁気 1）ニエーションは，振幅を減

じながら海溝軸を越えて伊豆・小笠原弧前弧域まで

伸びていることから，太平洋プレートの伊豆・小笠

原弧下への沈み込みを示している。

(3) 断裂帯に沿う異常

鹿島断裂帯では，海山列の北側において断裂帯に
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沿う小海嶺に伴って振幅lOOnT程度の正異常が伸

びており，北東一南西方向の縞状異常を遮断してい

る。一方，海山列の南側では縞状異常と直交するよ

うに，振幅300-ZOOnTの帯状の負異常が鹿島断裂帯

及びその東側を走る断裂帯に沿って伸びている。こ

れは，断裂帯に沿って帯状に磁化率の大きい磁性岩

体が貫入しているか，あるいは断裂帯の東西で、磁気

基盤に段差があることを示唆している。ふじばかま

海山と ききょう海山の聞にかけて断裂帯に沿って伸

びる顕著な帯状の負異常は，海底地形や音波探査記

録から推定される約300mの基盤の段差に由来する

ものと考えられる。

鹿島断裂帯の西側を走る断裂帯については，北緯

27度20分から26度20分にかけて帯状の負異常を伴っ

ているが，ここでは音波探査記録からは両側の海底

の基盤に大きな段差は存在しないと推定されること

から，断裂帯に沿って磁化率の高い磁性岩体が貫入

している可能性が考えられる。これらについては，

今後定量的な解析が必要である。

5.重力異常

調査海域のフリーエア異常図を（Fig.10）に示す。

鹿島断裂帯の東側の大洋底のフリーエア異常は，

概ね0mGalに近い値であるが，鹿島断裂帯と海溝
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海側斜面に挟まれる海域は， 20mGal程度の正異常

域になっており，これは海溝毘辺隆起帯に普遍的に

みられる正異常を反映しているのであろう。

小笠原海台の高まりに対応して大きな正の異常域

が存在し，矢部海山で、は最大200mGalに達する正の

フリーエア異常が分布する。一方，小笠原海台の周

囲には負のフリーエア異常域が分布しており，重力

異常からみたモートを形成している。特に半沢海山

の南方と片山海山の南方及び北東方には－60mGal

に及ぶ大きな負の異常が認められる。海山列の北側

では鹿島断裂帯及びその東側の断裂帯に沿って， 20

mGal程度のフリーエア異常の段差が存在するが，

海底地形と同様に海山列より南側ではほとんど消滅

している。

重力異常の分布から，海底下の構造を推定するた

め，標準的な地殻密度2.67g/cぽを仮定した地形補正

を施して，ブーゲー異常分布図を作成した（Fig.11）。

ブーゲー異常図では，鹿島断裂帯とその東側の断裂

帯の西縁に沿って走る小海嶺に伴う30～40mGalの a

フ1）ーエア正異常と両側の海底のフリーエア異常の

段差は消えていることから，断裂帯の両側の海底は，

基盤の段差以外に地下構造の差異はないと考えられ

る。また， UyedaRidgeをはじめとする海山列に伴

う局所的なフリーエアの正異常に対応するものは，

Ogasawara Plateau Bouguer Anomaly (2.67g/cm3) 
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Fig.11 Bouguer gravity anomaly chart. Contour interval is lOmGal. 
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ブーゲー異常で、はほとんど消えているが，海山列と

小笠原海台およびそれらに挟まれる海域は，その周

囲の大洋底に比べて相対的に低ブーゲー異常域に

なっている。特に小笠原海台西部は，海溝軸に向か

うにつれて顕著な低異常域になっており，小笠原海

台西部と東部で地下構造の違いがあることを示唆し

ている。

6.考察

本海域の調査により，小笠原海台周辺海域の大洋

底の発達過程を探る上で重要な地形・地質・地球物

理学的な特徴が明らかになった。特に前述したよう

に，本調査海域内においては，小笠原海台や海山列

（海山群）を形成する多数の海山等の高まり，断列
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帯とそれに沿う崖と小海嶺，マイナーリッジ・トラ

フ群，円錐形をした多数の直径3km以下の小円錐海

丘の存在等が注目されるところである。海底地形図

だけからでは識別しにくいマイナーリッジ・トラフ

群の分布は， Fig.12の海底地形の傾斜方向の分布図

から，北東一南西方向の起伏のトレンドとして明瞭

に読みとることができる。この図は，水深メッシュ

データから傾斜方向と強度を算出するプログラム

（浅田ほか， 1989）を任意のメッシュ幅に適用でき

るように一部修正して作成したものである。 Fig.13

は，等深線がlOOOm間隔の海底地形図の上に，調査

で明らかになった断裂帯の位置，マイナーリ ッジ・

トラフの発達している海域，円錐形をした小海丘の

分布，地磁気 1）ニエーションの分布等を重ねてまと
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Fig.12 Map showing inclination direction of the topography. Note clear NE-SもVtrends of the topographic relief 

in the northern and northeastern part of the surveyed area. Apparent E-W trend shown in this map is 

artificial that is caused by some interpolation errors of th巴E-Wtrending swath bathymetric data. 
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Fig.13 Map showing characteristic feature of the surveyed area such as fr・acturezone, magnetic lineations etc. 

ov巴rlaidon the bathymetric chart (contour・interval: 1000 m). M numbers are plotted that corr巴spondwell 

to the Mesozoic magnetic lineations identified by Nakanishi (1993). Note the distribution of small conical 

knolls (closed circles) concentrates on the area around seamount group and Ogasawara Plateau. Shaded 

ar巴aindicating ocean floor characterized by minor ridge and trough do巴snot include the area close to 

seamount group and Ogasawara Plateau. 

めて表示したものである。以上の調査結果に基づい

て，小笠原海台とその周辺海域の大洋底ににみられ

るこれらの特徴的な地形の形成過程について若干の

考察を行う。

(1) 小笠原海台の成因

小笠原海台は北西太平洋海盆の西端に位置し，南

北に伸び、る伊豆・小笠原海溝とマリアナ海溝との境

界に接している大きな海底の高まりであり，太平洋

プレート上の小笠原海台の西端部とフィリピン海プ

レート上の伊豆・小笠原弧の衝突が生じていること

からも注目されている。長関ほか（1989), Smoot 

(1983b）は，小笠原海台は太平洋プレートに載って

東から移動してきた東西に並ぶ、海山列が，大半は既

に沈み込んだものの，その一部は海溝で容易に沈み

込むことができずに幾つかの海山が集合・付加して

海台を形成したと推定している。一方， Okamura

(1992）は，小笠原海台の西端部は正断層が発達し，

海台はもともと現在のような地形をしており，伊

豆・小笠原弧に付加することなく海溝で沈み込みつ

つあると考えている。

今回の調査により，初めて小笠原海台とその周辺

の大洋底の海底地形等の全貌が明らかになり，小笠

原海台は東経140度より西側の台地状の高まりと，西

側の細長く東西に直線的に伸び、る海嶺状の高まりと

に区分でき，長さ500kmにも続く東側の海嶺の詳細な

地形的特徴が明らかになった。東西に伸びる海嶺か

ら，東経147度付近で、南へ分岐して伸びる直線的な海

嶺も発見された。
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小笠原海台東部の地形から推測されるように，小

笠原海台は元は直線的に細長く伸び，所々にピーク

となる海山を持つ海嶺であったと仮定すれば，小笠

原海台西部の海台状の地形は，長岡ほか（1989）が

指摘するように，これらの海山，海嶺が吹き寄せら

れて集合した過程を示唆しているのであろう。小笠

原海台の地磁気異常の分布をみると，東部の直線的

な海嶺で、は正負一対の海嶺に沿って細長く伸びたダ

イポール異常を伴っているのに対し，小笠原海台西

部の台地状の部分では，数列の東西方向にやや長い

ダイポール異常がみられる。これは，地形と同様に

海台西部が海嶺が吹き寄せられたとする考えに調和

的である。夕、、イポール異常列は振幅を徐々に減じな

がら，海溝軸を越えて陸側斜面まで達しており，海

台西部は既に沈み込んでいると考えるべきであろ

う。ただし，小笠原海台北方の大洋底で同じように

海溝軸を越えて伸びつつ陸側斜面で消滅していく数

列の地磁気縞状異常に比べて振幅の減衰が緩やかな

ことから，小笠原海台は容易に沈み込めず海台の磁

気基盤が睦側斜面下の浅所に存在していることが予

想、される。さらに，ブーゲー異常は，小笠原海台西

部の台地部の方が東部の海嶺部より相対的に強い低

異常域となって，低異常域は陸側斜面に食い込んで、

いることから，吹き寄せられた海台部およびその陸

側斜面への延長部では山休が重なって地殻が厚く

なっている可能性がある。

一般的に小笠原海台のように大洋底に存在する大

きな地形の高まりとして，海底拡大軸，断裂帯，ホッ

トスポットに伴う海底噴火などに起因するものが考

えられる。小笠原海台の成因として，これらのどれ

が可能性が高いか予察的に検討してみたい。

北西太平洋の海底拡大様式に関しては， Nakani-

shi et al. (1989）等の研究により，地磁気のリニエー

ションの同定が進み，拡大時期と方向が従来よりも

詳細に解明されてきた。小笠原海台東部は東西方向

に伸びる直線的なリッジを形成していることが，こ

れらの研究成果と合わせて成因を探る上で重要でmあ

ると思われる。小笠原海台周辺の海底の拡大方向を

考慮すると，この東西方向のリッジは地磁気縞模様

の方向と調和せず斜交していることから，小笠原海

台は古い海底拡大軸の名残りとは考えにくい。一方，

小笠原海台の北側を西南西一東北東方向に走る

Uyeda Ridgeは，地磁気縞模様の方向とほぼ一致し

ているので，古い拡大軸，あるいは拡大軸に平行な

弱線に沿って海底噴火が起こった可能性が指摘され

ているが（小林， 1991），まだ確証は保られていない。

また，小笠原海台は鹿島断裂帯等の走向や地磁気縞

模様と斜交している点と，小笠原海台の南北の大洋

底に存在する北西一南東方向の地磁気リニエーショ

ンが小笠原海台を境にしてずれているかどうかはっ

きりしていないことから，断裂帯に伴うリッジとも

考えにくい。ただし，小笠原海台の北ど南側で水深

と音響基盤の深度に有意な差があり，南側は堆積層

が最大1.2秒と厚〈，北側に比べて水深が約400m,

基盤の深度では 1kmも深いことが音波探査記録から

わかっている。これは，小笠原海台の北と南で海底

の年代が異なる（南側が古い）可能性を示唆してお

り，小笠原海台が断裂帯に関係した高まりである可

能性も全く考えられないわけではない。

小笠原海台東部は海山列で構成される東西方向に

直線的な海嶺であることから，ホットスポットに起

因する海底噴火で形成された可能性も考えられる。

Okamura et al. (1992）は，小笠原海台の南海山か

ら片山海山までの海山が西にあるものほど山頂のラ

グーン堆積物が厚いことから，これらの海山は西に

あるものほど沈降量が大きしプレートの東方移動

によるホットスポット起源の海山列である可能性を

指摘している。ただ，太平洋プレートが東向きに過

去に動いていたことを支持するデータが今のところ

見つかっていないことが難点である。

小笠原海台東部の高まりの直線性，連続性が良い

こと及びこれに直交して分岐する小海嶺が存在する

ことは，地殻の構造的な特性に関連する成因を示唆

している。例えば何らかの原因で、地殻の弱線に沿っ

て割れ目噴火のように海底噴火が起こり，マク、、マが

貫入してできた高まりである可能性の方が高いと考
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えられる。

小笠原海台のほかにも中部～北西太平洋には中生

代に形成されたと推測される多くの大きな海台や海

山群などの高まりが分布しており，これらが全て

ホットスポット起源とは考えにくいため，一つの仮

説としてこれらは白亜紀に生じた大規模な火成活動

により一斉に形成されたものであり（Wattset al., 

1980など），その原因としてスーパーブルームの上昇

が提案されている（Larson,1991など）。小笠原海台

東部の海嶺が地磁気異常から一様に低緯度で正帯磁

していると推定されることは，ホットスポット上を

通過して長時間をかけて形成されたとするよりも，

これが割れ目噴火的に形成されたとする考えに調和

的である。ただし，小笠原海台が白亜紀の長期に続

いた正磁期に形成されたとしたら，ホットスポット

起源でも一様な正帯磁は説明できる。いずれにせよ

海底の拡大方向や断裂帯の方向とも異なる構造的な

弱線の由来については，今のところよくわからない。

(2）小笠原海台周辺の海底の形成過程

Fig.13からわかるように，断裂帯に沿う崖やマイ

ナーリッジ・トラフ群，小円錐海丘の分布は調査海

域内で一様ではなく，特定の海域に偏っていること

が明らかとなった。ここではその原因について検討

ナ海溝とほほ平行に約1200km走る鹿島断裂帯は，小

笠原海台北方の北緯28度付近より北側と南側で走向

が異なっており，北側ではトラフと海嶺が複合する

地形的特徴を有するが，小笠原海台より南側では断

裂帯に沿って海山が分布する特徴を有すると報告さ

れている。また，北側では断裂帯の東西で海底に500

mの段差があり，この水深差は両側の海底の年代差

のlOm.y.を考慮するとプレート冷却モデルによる海

底の年代と水深の関係式から予想される水深差よ

り，有意に大きいことを指摘している。今回の調査

で小笠原海台近辺の詳細な地形が初めて明確にな

り，この海域における断裂帯の特徴も従来より詳し

くわかってきた。その結果，断裂帯の東西の水深差

は小笠原海台より北側を西北西に走る海山列が断裂

帯と交わる地点を境にして，その南側では海底の水

深差及び基盤の深度差がほとんど解消されているこ

とが明らかとなった（Fig.6 , Table. 1 ）。

断裂帯が海山列と小笠原海台に挟まれる海域及び

マーカス・ウェーク海山列に続く小笠原海台南西沖

の海域（以下，海山域と呼ぶ）でこのように地形的

に不明瞭になるのは何故であろうか。断裂帯を境に

する。 Table 1 Depth distribution of the ocean floor along 

今回の調査で得られた海底地形，音波探査記録，

地磁気異常等の分布から，少なくとも 4本の明瞭な

断裂帯が確認された。ただし，これらの断裂帯は小

笠原海台の北方を概ね東北東の方向に分布する海山

列の南側の海域では断裂帯の両側で海底の段差が急、

に小きくなり，地形的には不明瞭になる。東側の2

列i土地磁気リニエーションのずれから，海山列の南

側の海域においてもその存在は明瞭で、ある。

Nakanishi (1993）は，北西太平洋の地磁気リニ

エーションの同定結果と既存の海底地形データ及び

音波探査記録に基つ。いて，鹿島断裂帯をはじめら組

の大規模な断裂帯を認定し，その特牲について詳し

く報告している。それによると，日本海溝南端から

北西太平洋海盆の西端を伊豆・小笠原海溝とマリア

thre巴seismicprofil巴sshown in Fig.6 on the 

west and巴astside of the Kashima Fracture 

Zone. Depth in parencess are pr巴dietedvalue 

of the depth on th巴basisof emprical ocean 

depth (d)-age (t) relation in the normal ocean 

（狂ays,1983) . Correction for sediment load 

is not applied. Note depth differenc巴islarge 

on the north of the seamount chain, whereas 

small on the south of the seamount chain. 

断裂帯西側 断裂予告東仮ij 水深差

海山列北側 M17[131~Kg M21. 5[14~16K~ 400m 29'12'N 5,800m Om) 6,200m(6 ) 

海山列付近 M18[13（~Kg M22日4smr~ 300m 28'24'N 5,800m Om) 6,100m(6, Om) 

海LU列南側 Mzo[143mr1 M24. 5 [15~23K~ lOOm 27。36’N 5,700m(6, Om) 5,800m(6 ) 

（ ）の水深はd=2,900+270×/T(H註yes,1983）による
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した海底の基盤の深度差が海山域で消えた原因とし

て，海山列形成に伴う火成活動により，プレートの

冷却に伴って年代と共に沈降する海底に変化が生じ

た，すなわち断裂帯周辺の海底が熱的・構造的に変

化し，海底の段差が消された可能性が考えられる。

海山域では海底拡大の痕跡と考えられるマイナー

リッジ・トラフ群が消えて平坦な海底になっている

ことも，この活動に関連していると考えられる。さ

らに，海山域に小さな円錐状海丘の分布が集中して

いることも，これらの活動で二次的に小海丘が形成

されたことを示唆している。また，海山域は，周囲

の海底に比べてブーゲー異常が小さくなっており，

この海域が海底拡大後の火成活動により，大洋底の

標準的な海洋性地殻と地殻構造が異なっている可能

性がある。

ここで問題なのは，何故これらの火成活動により，

海底拡大に伴ってできた地磁気縞状異常が消去され

なかったかという疑問である。もしプルームなどの

熱源による火成活動によってこれらの高まりが形成

される一方で、，周辺の海底の地磁気異常が消滅せず

に地形的な起伏だ、けが消滅したとすれば，磁気基盤

がキュリ一点以上の高温に熱せられることがなかっ

た程度の熱的に穏やかな活動でなければならないは

ずである。これと同様な問題は，ナウル海盆におい

て，ジュラ紀の海底拡大の痕跡である地磁気縞状異

常が，深海掘削の結果から30my後に海盆内に広域

に生じたされる白亜紀の火成活動により消されてい

ないことが議論されている（Larsonand Schlanger, 

1981）。彼らは貫入岩等を熱源とする熱伝導に基づく

モデルでは磁気基盤の温度上昇を押さえる説明が困

難なため，マグマが上昇に伴う地殻の張力割れ目が

海水の循環をもたらし，対流により熱を逃がす可能

性を提案している。この問題については今後定量的

な議論が必要で、ある。

この海域の海山が形成された年代に関する資料は

今回の調査では得られなかったが，小笠原断裂帯と

海山列が交わる地点に位置するふじばかま海山が断

裂帯の活動の影響を大きくは受けていないようにみ

えることから，海山列形成後は断裂帯の東西で大き

な垂直方向及ぴ水平方向のずれは生じていないと思

われる。同様に小笠原海台東縁の高まりが断裂帯と

交差する地点も変動を受けた跡が見られない。ただ

し，ふじばかま海山は断裂帯の急崖上で尾根がわず

かに分離しているようにみえる。これは，断裂帯の

東西の海洋プレートが冷却・沈降する過程で，両側

の海底のわずかな沈降量の差により，海山の地形に

小さなくい違いが生じたためであろう。

また，本調査海域の大洋底にみられる起伏に富む

マイナーリッジ・トラフ域の音響基盤と海山域の滑

らかな音響基盤の違いは何であろうか。西太平洋で

は，白亜紀の中期ごろに大規模な火成活動が発生し，

このため数多くの海山やギョーなどの高まりが形成

され（Wattset al., 1980など），また，深海堆積物

の中に広範囲に分布する火山性起源の貫入層（シノレ）

が生成された（Larsonand Schlanger, 1981など）

という説がある。調査海域内では深海掘削はまだ行

われていないが，本調査海域の南東側に接続する東

マリアナ海盆北部において， ODPのLeg129で、深海

掘削が行われた。掘削点屈辺の音波探査記録から，

東マリアナ海盆北部は平坦な音響基盤からなる海域

と微少な起伏に富んだ音響基盤からなる海域に分け

られ，深海掘削の結果を基に，起伏に富んだ音響基

盤は海洋性玄武岩の基盤に対応し，平坦な音響基盤

は東マリアナ海盆に広〈分布する白亜紀初期の玄武

岩質の貫入層（シノレ）であると考えられている（Abrams

et al., 1992）。この解釈から類推すると，本調査海域

の大洋底にみられる起伏に富んだ音響基盤は海洋性

玄武岩の基盤であり，海山域にみられる滑らかな音

響基盤は玄武岩層のシルであると推定される。もし

このようなシルが海底と基盤の起伏を消去させた主

因であるとするならば，地磁気異常の縞模様を消さ

ずに海底の基盤の起伏を消すことは可能かもしれな

い。今後，さらに，今田の調査海域の大洋底や小笠

原海台上等において深海掘削を実施することによ

り，小笠原海台の形成との関連や太平洋に発生した

と推定されている白亜紀のプルーム活動との関係を
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検討する必要ある。

7. まとめと今後の課題

北西太平洋海盆西端部における大陸棚調査によ

り，小笠原海台とその周辺の大洋底の海底地形，地

磁気等の詳細が明らかになった。

小笠原海台の北方に UyedaRidgeを西端とする

長さ約600km，幅約150kmの範囲に海山が多数分布す

る海山列（群）の存在が確認された。

海底地形・地質構造と地磁気異常の分布から調査

海域北部に鹿島断裂帯（仮称）を含め4本の断裂帯

を確認した。鹿島断裂帯とその東側の断裂帯は地形

的にも明瞭な崖を形成しており，崖の東側の海底は

西側より深い。 4本の7ち最も西側の海溝海側斜面

を走る断裂帯は今回新たに発見されたものである。

鹿島断裂帯の北東側の大洋底には中生代の海底拡

大の痕跡であるマイナーリッジ・トラフ群からなる

海底及ぴ基盤の起伏が残されている。この起伏のト

レンドは地磁気異常リニエーションの向きと一致し

ている。しかし，海山列と小笠原海台に挟まれる海

域及びマーカス・ウェイク海山列に向かつてその南

西側に続く海域（海山域）ではこの海底地形の起伏

が消えている。また，断裂帯の急、崖も調査海域北部

では明瞭で、あるのに，海山域では消滅している。一

方，マルチビーム測深機による精密地形調査で識別

が可能となった直径3km以内のきれいな円錐型をし

た小海丘が海山域に集中して分布している。

このように海山域とその外側の大洋底の地形・地

質構造には顕著な違いがある。これは小笠原海台や

周辺の海山列を形成した火成活動が，マイナーリッ

ジ・トラフ群による基盤と海底の起伏を消去しか

っ断裂帯に伴う海洋プレートの冷却・沈降過程の時

間差により生じた海底の水深の段差を解消するよう

な海底の熱的・構造的変動が生じたことを示唆して

いる。この過程をまとめると Fig.14のようになる。

火成活動の原因は不明であるが，これは白亜紀に生

じたと報告されている大規模なプルーム活動（Lar-

son, 1991など）を支持する新しい証拠となる可能性

がある。いずれにせよ上記のような過程は憶測の域

を出ておらず，今後，この海域の深海掘削や海山の

岩石採取，屈折法による地下構造探査等を実施して，

総合的に検討する必要がある。

また，海底拡大後に発生した海山列形成をもたら

した火成活動に伴い，海底拡大時にできた海底及ぴ

基盤の起伏が消えたのに対し，地磁気異常の縞模様

は残されている点が極めて興味深い。この問題につ

いても，定量的な議論により，プルームによる地殻

熱流量の増加や火成活動に伴う磁気基盤への熱伝導

の見積もり等がある程度可能になると期待される。
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ADCPデータからみた黒潮の流速構造↑

道田 豊＊

Velocity Profile of the Kuroshio Measured with Shipborne ADCP t 

Yutaka MICHIDA本

Abstract 

Velocity structure of the Kuroshio in East China Sea and south off Japan is investigated by analysing 

ADCP data for the period from 1985 to 1990. 

By analysing the ADCP data obtained along two meridional regular observation lines, it is shown that 

the horizontal structure of the Kuroshio south off Japan has big difference by the location of the 

Kuroshio axis ; in the cases when it flows closer to the coast and when it does far south from the coast. 

In the former cases, horizontal structure of the eastward velocity decreases rapidly with its distance 

from the Kuroshio axis onshoreward, and slowly offshoreward, that shows an asymmetric profile. In 

the latter, on the other hand, it shows rather symmetric. 

By calculating gridded mean velocities, vertical profile of the Kuroshio current is proposed that the 

vertical shear down to 200m is almost linear in the region south off Japan, and the speed at 200m there 

is approximately half of the surface current. 

1 はじめに

黒潮の流速構造については，地衡流計算， GEK観

測等により，水平構造，鉛直構造について論じた研

究が多数行われた。最近では， ADCP(Acoustic 

Doppler Current Profiler）の普及によって，これを

用いた黒潮の直接測流が盛んに実施され，黒潮の詳

細な流速構造が示されるようになった。

例えば最近の研究では，南ら（1991）が表面付近

から深度700mまで深さ方向に16mの分解能で水平

流速が測定できる ADCPを用いて黒潮流域の横断

観測を実施した。その結果，本州南岸から沖に向かつ

て，黒潮流域に入ると急速にその流速を増し，15～20

マイルの間に 1ノットの流速から最大流速（ 3ノッ

t Accepted 10th February 1995 
＊海洋研究室 Ocean Research Laboratory 

ト以上）に達し，一方最大流速域（流軸）から沖に

向かつての流速の減少は，内側域での増加率に比べ

ると緩やかで， 1ノット程度の流速になるまでに

60～80マイルを要する，という結果を得た。彼らは

また，同時に実施された CTD観測データを用いて

地衡流計算を行い， ADCPによる水平流速の鉛直構

造と地衡流の構造がきわめてよく一致していること

を示した。

石井らの報告（1986b）は， ADCPデータを用いて，

地傑流計算の最大の弱点である無流面の仮定を排除

しようとした先駆的な研究と評価できる。彼らは，

ADCPによる表面から200mまで5層の流速が，い

ずれも地衡流速とほぼ良い相関にあること，詳細に

見ると表面付近（表面， 50m）よりも亜表層（lOOm,
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150m）がよりよい相関を示すことを示し， ADCPの

流速に準拠した地衡流計算によって，本州南方での

黒潮流量を見積った。

これらの研究はいずれも， ADCPによる直接測流

の結果，本州南方の黒潮は大局的に見て地衡流バラ

ンスが成立しているという結論を導いた。

一方， Kanekoet al. (1992）は，曳航式のADCP

を用いて本州南方の黒潮の横断観測を行い，黒潮の

最強流帯における最大流速は，表面よりも下の層

(lOOm～200m）にあり，その最大流速付近の流れ

は地衡流バランスを欠いていると結論づけた。しか

し， Kanekoet al.の示した ADCPによる流速の鉛

直構造とlOOOm基準の地衡流計算の結果を見比べる

と，両者は全体的には驚くほどよく一致しているよ

うに見える。彼らの発見した黒潮流軸付近の下層の

最大流速は，その周辺で地衡流とズレているという

が，これは CTDの減点聞の非常に狭い領域に存在

したものであり，地衡流との比較自体に無理がある

のではないかとも思われる。また，石井ら（1991)

による，投下式の流速フ。ロファイラー（XCP）を用

いた黒潮流速の鉛直構造の観測結果においても，一

部地衡流の構造と大きく異なる結果が得られてお

り，彼らはその原因を不明としているが，これも地

衡流の空間分解能の限界に起因するものである可能

性が高い。東ら（1989）は，東経137度線に沿った

ADCP観測の結果から，黒潮強流帯の流速は，深度

とともに小きくなると述べており， Kanekoet al.の

言う亜表層の流速極大は見いだされていない。

本研究では，これらの研究結果を検証するため，

これまでに蓄積された多数のADCPデータを用い

て，本州南方の黒潮の流速構造の例をいくつか示す

とともに，平均的な構造について述べる。

2 データ及び研究方法

解析に使用したデータは，水路部の測量船「拓洋」

と「昭洋jのADCPデータ（古野電気製）であり，

1985年から1990年までの本州南方における航海時の

データを集めた。観測層は，「拓洋jは， lOm,50m, 

lOOm及び、200mにほぽ固定きれており，「昭洋Jは10

mから200mの聞で，さまきやまとなっている。しかし，

いずれの船についても 1紐の観測値として同時に測

定されるのは 4層の流速である。 1991年以降，水路

部は ADCPの船上処理部におけるフィルタリング

に小野（1989）の開発した方法を採用したが，新旧

方式による精度の違い等について検討の余地が残さ

れているため，今回の解析には1990年以前のデータ

を使用することとした。このデータから，停船や変

針に伴う不良データ，ロランC等）＆I]位の乱れによる

不良データを除去して，以下の解析に供するデータ

セットとした。また，ジャイロ等測位装置と ADCP

との不整合に起留する，主として船の進行方向に直

角な方向に現れる誤差については，多くの文献が指

摘するところであるが（例えばJoyce(1989), Pol-

lard and Read (1989），石井ほか（1986a）など），

補正のための往復観測が実施されている場合には石

井（1993）の提示した方法による補正を施し，そう

した観測が実施されていない場合で測得流速に明か

な誤差が見られるケースについては，以後の解析の

対象外とした。こうして準備された ADCPデータの

観測点分布を Fig.lに示す。

Fig. lのADCP観測データから，本州南方の黒潮

を南北に横切る 2本の定期観測線のデータを抽出

し，黒潮の流速構造を調べた。観測線の位置は，四

国沖の東経133度40分線（一部は133度30分）に沿っ

た北緯28度から33度の範閉じ御前埼沖の東経138度

線に沿った北緯29度から34度の範囲である。先に述

べた期間に，四国沖について12回，御前埼沖につい

ても12回の横断観測のデータがあり，これらについ

て黒潮の流速構造を記述する。

本州南方の平均的な流速構造を調べるため， Fig.

1のADCP観測データを用いて，緯度経度1度メッ

シュのベクトル平均流速を計算した。この計算は表

面流（lOm）に加えて，観測頻度の高い50m,lOOm, 

200mの各層についても同様に行った。

また，流れの平均的な鉛直構造を知るため，表面

流の流向に相対的な各層の平均流を緯度経度2.5度
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Fig. 1 Location of ADCP obs巴rvationsin th巴Kuroshioregion south off Japan obtain巴donboard survey vessels 

Takuyo and Shoyo from 1985 to 1990. Approximately one fourth points of observations are plotted. 

メッシュで計算した。すなわち，流れの時間変化や Table 1 ADCP observations across the Kuroshio 

平均するメッシュ内での流れの場所による違い（空 off Shikoku. 

間変化）が大きい場合，単純なベクトル平均流速は
No Vessel Date Principal Observation layer吋m)

全体に小さな値となり，表面の流れに相対的な鉛直
1 Shoyo 1986. 6. 4 6. 6 10 30 50 

2 Shoyo 1986.10.22-10.24 10 30 50 

分布を適切に表現できないが，この操作により，個々 3 Shoyo 1987. 5.14 5.16 10 30 50 

の観測場面での流れの構造を反映した平均的な鉛直
4 Shoyo、 1987 .10. 31 11. 1 10 100 150 

5 Shoyo 1988. 3. 9 3.10 10 30 55 
プロファイルが得られると期待される。 6 Shoyo 1988. 5.23 5.24 10 30 55 

7 Shoyo 1988.10. 6 10.28 10 30 55 

3 結果 I 8 Takuyo 1985. 3.11 3.13 10 
9 Takuyo 1986. 3.11-3.13 10 

(1) 定線における黒潮の流速構造一四国沖及V'御 10 Takuyo 1986.10.14-10.15 10 50 100 200 

前埼沖一
11 Takuyo 1987. 3. 9-3 .11 10 50 100 200 

12 Takuyo 1990. 3. 8 3. 9 10 50 100 200 

Fig. 2に，四国沖の定線における表面流速の東西 Table 2 ADCP observations across the Kuroshio 

成分を示す。 Fig.2 a）に［昭洋」による 7回の観測 off Omae目said.

を，同b）に「拓洋」による 5回の観測をそれぞれ No Vessel Dat巴 Principal Observation layers(m) 

重ねて描いてある。各観測時期等は Tablelのとおり 1 Shoyo 1986. 5. 31-6. 2 10 30 50 

である。空間スケールの大きな分布，小きな分布が
2 Shoyo 1986. 8.23 8.24 10 30 50 

3 Shoyo 1986 .11.12-11.13 10 100 200 

入り交じっており，また ADCPの状態が必ずしも良 4 Shoyo 1987. 5.12 5.13 10 30 50 

くないデータも少なからず含まれており，四国沖の
5 Shoyo 1987 .11. 2 11. 4 10 100 150 

6 Shoyo 1988. 3. 5 3. 7 10 30 55 
黒潮の表面海流の水平構造について一目瞭然とはい 7 Shoyo 1988. 5.19 5.21 10 30 55 

かない。しかし， a), b）閣においてそれぞれ一例 8 Shoyo 1988 .10. 29 10. 31 10 30 55 

9 Takuyo 1985. 3.15-3.17 10 
を除けば，東向き最大流速は概ね32。30’～32"40’Nに、 10 Takuyo 1986. 3.14 3.16 10 

見られる。これから外れる 2例は，東向き最大流速 11 Takuyo 1987. 3.12-3.14 10 50 100 200 

が31"00’～31"20’NIこ現れ，東向き成分の最大値が2
12 Takuyo 1990. 3 .10-3 .12 10 50 100 200 

ノット前後と他に比べて小きくなっている。水路部
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しミる。

四国沖の例と同様に，御前埼沖定線における表面

流速の東西成分を Fig.5に示す。Fig.5 a）が昭洋に

よる 8回の観測を，同b）に拓洋による 4回の観測

結果をそれぞれ重ねて描いてある。各観測時期等は

Table 2のとおりである。一見して東向き最大流速

遠州、i灘において黒潮流軸が

発行の海洋速報（1986）によれば，これら 2例の観

測時は，日向灘から四国沖にかけて小蛇行が存在し

た時期にあたっている。

Fig. 3に，岸寄りに流軸がある場合と沖合いにあ

る場合の流速構造の倒を示す。岸寄りの32°40’N付

近に流軸がある場合，東向き流速1ノット以下の状

態から沖に向かつて10マイル余で最大流速4ノット を示す位賓が一定せず，

南北に大きく振れることを反映して， 33°30’～31。00’

Nの開の様々な場所に見られる。東向き流速の最大

値は概ね2.5～3.0ノットの範囲にある。

に達し，流軸より沖側では東向き流速1ノットに戻

るまで、に40～50マイルを要している。これは，南ら

の示した流速構造と同様で、ある。一方，沖(1991) 

合いの31。20’N付近に流軸がある例では，黒潮を横

断しての東向き流速の空間変化が前の例に比べて緩

やかであり，流軸を挟んで対称に近い分布となって
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Typical velocity profiles of the east-west 

compon巴ntsof the Kuroshio for th巴surface
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50m (dashed lines). a) For a case when the 

Kuroshio axis was locat巴dclose to the coast 

(for No.1 observation in Table. 1). b) For a 

case when the axis was located offshor巴（for

No. 2 in Table. 1). 

Fig. 3 28 29 

Velocity profiles of the east-west compo” 

n巴ntsof the surfac巴（lOm)currents across 

the Kuroshio along the observation line off 

Shikoku. a) Seven profiles observed onboar-

d S/V Shoyo. b) Five profiles onboard S/V 

Takuyo. 
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Fig. 4 Velocity v巴ctorsfor Fig. 3 b). The veloc-

ity scale is drawn in the bottom left corner, 

wher巴 thelength of each shaft from the 

center indicates 1 knot. 

Fig. 3には，表面流速に加えて下層の流速も併せ

て描いてある。流速測定の設定深度が30m及び、50m

と比較的表面に近い層であり，表層混合層の中であ

ると考えられることから，これらの層の流速に大き

な差異は見られない。ただ， Fig.3 b）で、は，北緯31

度以北の海域において，表面流速が下層に比べて相

対的に西向き成分を持つ部分が見られ，流速ベクト

ル図（Fig.4）においても，黒潮流軸の北側では30m,

50 mの流れに比べて表層の西向きの流れが強く，流

軸付近では表層ほど東向き流速が小さいという傾向

を見ることができる。

(2) メッシュ平均した本州南方の黒潮の流速一水

平構造－

Fig. lに示した ADCPデータから，緯度経度1度

メッシュでベクトル平均流速を求めた結果を Fig.

6に示すoFig.1でわかるように，データセットは本

州南方の広い範囲をほぽカバーしているが，図中い

a) 
I~~』

KUROSHIO ADCP SECT! ON EU 10m 

3.0 

2.0 

u 1.0 

.J 0.0 

-1 0 

-2 0 

34 33 32 31 30 29 

LATITUDE  

）
 
Lυ KUROSHIO ADCP SECTION E~ 1日m

3 .0 

2 0 

ιJ 1 0 

.J 0 0 

-1 0 

-2 0 

34 32 31 29 30 33 

LATITUDE  

Fig. 5 As in Fig. 2 except that the observation 

lin巴isoff Omae-saki. a) Eight profiles obser” 

ved onboard S/V Shoyo. b) Four profiles 

onboard S/V Takuyo. 

くつか見られる矩形あるいは三角形の測点分布は海

底地形測量の航海によって得られたものであり，海

域毎に観測年，季節が異なっていることに注意する

必要がある。つまり，この種のデータを一括してメッ

シュ平均した結果は，異なる年の異なる季節の観測

結果を貼り合わせたものになり，真の平均場とは異

なる可能性が高い。ただ，東シナ海から本州南方に

かけての黒潮流域については，毎年さまざまな季節

に観測が実施されており，この海域については得ら

れた平均ベクトルは信頼しうると期待される。

流速値自身はベクトル平均のため全体に小さく

なっているが，流れのパターンは従来の統計値（日

本近海海流統計図（1991））と同様の様相を呈してい

る。東シナ海から本州南方を流れる黒潮は明瞭に表
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現され，四国沖のH垂水塊による時計廻りの循環も弱

いながらも観察される。黒潮よりも沖の海域につい

ては，流れ自体が比較的弱い上に，先に述べたよう

に異なる時期の観測データによる「パッチワークj

となっているため，流線としてつながるような流れ

は明確で、ない。

(2) メッシュ平均した本州南方の黒潮の流速一鉛

痘構造－

Fig. 6の下層の流れをみると， 200mまで黒潮及び

四国沖暖水塊の構造が観察される。全般に，表面か

ら下層に向かうにつれて流速値が小きくなる傾向が

あり，流向はメッシュによってまちまちであるが，

黒潮域では下層ほど岸向き成分が大きくなる場合が

多い。これは，観測時の吹送流等が平均値に反映し

たものと推定されるが，今回の報告では吹送流の評

価を行っておらず，詳細は不明である。

流れの平均的な鉛直構造を調べるため，表面流の

方向を合わせた上で下層の流速のメッシュ平均を

とった。ここでは緯度経度2.5度のメッシュで平均化

操作を行った。便宜的に表面流の方向がすべて北向

き（ 0 つになるように，下層の流速ベクトルを個々

の観測点毎に鉛直軸のまわりに団転させて，回転後

の流速をベクトル平均した。例えば， Fig.7は四国沖

の黒潮の北の端を含むメッシュ（32.5'-35. O'N, 

132.5'-135.0。E）の例であるが，上に述べたような

操作を行って， 50, 100, 200 mの各層の流速分布を

描いたものである。一つ一つの点が，表面流向に相

対的な各層の流速ベクトルの値を示している。この

値について各層毎に平均を取ることになる。 Fig.7 

の中に大きめの黒点で示した値が平均値で，十字線

は表面流の方向に対して前後，左右成分の標準偏差

の大きさを示している。

こうして計算されたメッシュ毎の鉛直構造を図示

したものがFig.8である。この図では，表面流（10

m層）が東向きになるように揃えて描いてある。各

メッシュの，表面流向に相対的な50, 100, 200 m層

の流速が表面流の大きさの平均値と共に示してあ

る。この図から，黒潮流域で1ま200m層まで概ね表面
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Fig. 6 Averaged v巴locityfield for 1 x 1 degre氾

grids, for the surface (10 m), 50 m, 100 m and 

200 m later (from the top to the bottom). 

The velocity scale is drawn in the top left 

corner of each panel, wh巴rethe length of 

each shaft from the center indicates 1 knot. 
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Fig. 7 Distribution of the velocities in the sub-

surface layers relativ巴tothe current direc-

tions in th巴surfacelayer for the 2. 5 x 2. 5 

degre巴sgrid which covers the Kuroshio edge 

off Shikoku (32. 5-35. O'N, 132. 5 135. O'E), 

for a) 50 m b) 100 m and c) 200 m layer. 

Mean values Oarg巴solidcircles) and stan-

dard deviations for the same and perpendic-

ular direction of the surface current (thin 

cross lines) are shown with their units in 

knots. 

40N" 

20N 

Fig. 8 Averag巴dvelocity field relative to the 

current dir巴ctionsin the surface layer for 

2.5 x 2.5 degr巴esgrids. Mean values for the 

surface (10 m) , 50 m, 100 m and 200 m are 

calculated with the m巴thodsame as for Fig. 

7 and the length of each bar is proportional 

to the mean value as indicated with the scale 

at the bottom left corner. 

と同じ方向に流れているといえる。一方，黒潮の南

方海域では下層の流向が表面流の方向とは異なる例

が目だつようになる。

4 考察

(1) 累潮流速の水平構造

前項（1）で，黒潮流軸の位置によって，流速の水平

分布が異なることを示唆した。本州南方の2本の観

測線について，黒潮が岸よりを流れているケースと

沖合いを流れているケースに分けて流速分布を調べ

てみる。 Fig.9は，四国沖の観測線について， a）流

軸が岸より（32。30’N以北）にある場合b）沖合い（32'

30’N以南）にある場合 の東西流速成分の分布であ

る。流速フ。ロファイルの形状を見やすくするため，

各図において流軸の位置を合わせ，その位置に相対

的な緯度を横軸にとってあり，さらに流速値は東向

き最大流速が3ノットになるように規格化してあ

る。 3ノットという依は，平均的な流速最大値を用

いて規格化することによって，現実の流速分布を想

起しやすいように配慮したものである。

四国沖の線については，小蛇行に伴って流軸が沖
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なった。但し，残りの 1例は明確な流速の最大値が

見られないため，この図からは除外した。Fig.10の2

枚の図を比較してみると，四国沖の線と同様に，黒

潮流軸が岸よりの場合は非対称，沖合いにある場合

は対称的である傾向が見られる。

Fig.111こ，四国沖の観測線で流軸が岸よりにある

場合，御前埼沖の観測線で流軸が岸よりにある場合

及び、沖合いにある場合のそれぞれについて， Fig.9 

及び、Fig.10lこ示した流速の平均値と標準偏差を示

した。流軸が岸よりにある場合（Fig.11a ) , b ) ）は

流速分布の非対称性が目だつが，沖合いにある場合

(Fig.11 c））は比較的対称的な流速分布となってい

ることがわかる。流速最大の位置から，岸1JW，沖側

合いに移動していた観測例が2例しかないので，安

易に結論付けることはできないが，流軸が岸よりに

あるときは非対称の構造が顕著で‘あるのに対して，

沖合いにある場合は対称に近くなっているといえ
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御前埼沖の線についても同様の操作を行ってみ

た。その結果がFig.10で、ある。こちらも，流軸位置

を区分する緯度として32°30’Nを採った。その結果，

岸よりに区分されるものが4例，沖合いは 7例と
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Fig.11 Averaged profile of the normalized veloc-

ity of the Kuroshio (thick solid line), its 

satandard deviation (thin solid line) and the 

profile of dynamic height calculated by inte-

gration of the averaged velocity (dashed 

line), for a) when the Kuroshio axis is locat-

ed close to the coast off Shikoku (for Fig. 9 

a)), b) when the Kuroshio axis is located 

close to the coast off Omae-saki (for Fig.10 

a)) and when the Kuroshio axis is located 

offshore off Oma巴－sald(for Fig.lOb)). 

The velocity scale is selected as that th巴

maximum value of the normalized velocity 

for each case in Fig. 9 and 10 is to be 1. 

それぞれの方向に，流速が最大値の半分になる位置 Table 3 The locations of half velocity and counter 

及び逆流となる位置を求めると， Table3のように

なる。すなわち，黒潮が接岸しているケースで、は，

流軸を挟んだ流速の低下に関して沖側には岸側の3

～ 7倍の距離を要すのに対して，離岸しているケー

スでは，岸側，沖側ほほ同程度の距離となっている。

このことは，黒潮が直進路（接岸）の時は岸側の水

平流速傾度が沖側のそれよりも大きし蛇行（離岸）

路の時は両者が同じ程度であることを示しており，

黒潮の接岸時と離岸時では，ローカルな渦度のバラ

ンスの様子が異なっていることを示唆するものであ

る。

黒潮が離岸している場合は流軸をはさんだ流速分

curr巴ntof th巴Kuroshio.

Le cation of Half Velocity Counter current 
the Kuroshio Coastward Off shoreward Coastward Off shoreward 

(degree) (degree) 

off Shikokoku 0.142 0.431 0.240 1. 796 
(Coastal) 
off Omae saki 0.118 。目498 0.450 1.236 
(Coastal) 
off Omae-saki 0.485 0.453 1.009 1.188 
(offshore) 

布の対称性が見られることから，ガウス分布の適用

が妥当であるかもしれないが，接岸している場合に

は上述のとおり流速分布の非対称性が顕著で、ある。

こうした黒潮接岸時の流速の水平構造の非対称性を
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表現できる分布としてワイブル分布の適用を試み

た。ワイブル分布は，機器の寿命分布がこれによく

従うことが知られており，広〈用いられているが，

ここで黒潮流速がワイブル分布となる物理的な根拠

はない。ある位置に関数値のピークがあり，それよ

り遠方ではほぼ指数関数的に減少するという形状を

持つ関数でかつピーク値を挟んだ非対称性を表現し

うる関数という観点から，黒潮流速の水平分布に適

用を試みるものである。流速値と流軸位置を規格化

したデータ（Fig.9 a））について，ワイブル分布

f (x；α，β，γ）二R・（γ／β）(x一α）y I・exp（一（x一

α）γ／β） 

x：適当な位量を原点として沖側に向かう規格佑

した距離

αJ，γ：ワイブル分布の形を決めるパラメータ－

R：ピークの値を合わせるために導入した係数

に従うとして，各ノマラメーターの値を適当に選択し

てフィッテインクゥを行った結果がFig.12で、ある。ガ

ウス分布では表現できない流速分布の非対称性がよ

く表されていることがわかる。

Joyce et al. (1986）は， ADCPによる湾流の横断

観測結果から，湾流の流速水平分布は第一次近似に

おいてyゲウシアンでよく表されると結論づけた。最

近，人工衛星搭載のマイクロ波高度計データを利用

した研究が盛んに行われるようになってきており，

Kelly et al. (1990）やQiu(1992）は，このJoyce

et al.の結果を元に，湾流域や黒潮続流域の力学的海

面高度をマイクロ波高度計データから推定するた

め，湾流や黒潮続流の流速が方、ウス分布に従うと仮

定した解析を行っている。しかし，本研究の結果は，

黒潮が岸の近くを流れている場合には，流速分布は

流軸に対称なガウス分布ではなく非対称な構造と

なっていることを示している。すなわち， Kellyet 

al.やQiuの手法を日本南岸の黒潮に適用する場合

には，彼らの用いた流速分布の仮定は必ずしも適切

でない可能性がある。Fig.11には，得られた平均的な

流速分布から期待される海面高度のプロファイルを

併せて示した。今後，力学計算で得られる海面高度

〉、
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Fig.12 Application of Weil】ledistribution to the 

averaged velocity profile of the Kuroshio off 

Shikoku. 

や，マイクロ波高度計による海面高度等との比較を

進める必要があると思われる。

(2) 黒潮流速の鉛直構造

50mから200m深における表面流の方向に相対的

な流れは，黒潮海域においては平均的な姿としては

ぽ表面流と同じ方向に向いている。Fig.8の中で，東

シナ海の黒潮を含む4つのメッシュ（Aという符号

を付した）の流れは， 200m深を除いて，表面から100

mまでほぼ同じ程度の流速値となっている。一方，

本州南方の黒潮を含む9つのメッシュ（Bという符

号を付した）の流れは，表面から下層にいくにつれ

て流速が徐々に減少する傾向が見られる。 Fig.8に

おいてBとマークしたメッシュの流速構造を取り出

して Fig.13に示した。各メッシュの表面（lOm）の

スカラー平均流速を Iとして，下層の相対流速をプ

ロットしである。メッシュによって相対流速の値は

ばらついているが，いずれも下層にいくにつれて流

速が減少している。各層の値の平均を計算してみる

と， 50,100, 200 mでそれぞれ， 0.743,0.663, 0.514 

となり， 200m層では，表面のスカラー平均流速の半

分程度の流速となっている。各メッシュによって観

測データの数に大きな差があることから，データ数

を考慮した加重平均を計算したところ，それぞれ，
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0. 726, 0. 642, 0. 507と，単純平均の場合と大差ない

結果となった。東ら（1989）は，東経137度線に沿っ

て黒潮を横切る ADCP観測結果から，黒潮強流帯に

おいて，深度50m及び＇！ Olm層の流速は，深度20mの

流速に対してそれぞれ85%,80%という結果を得て

いる。これは Fig.13の中で，流速の鉛直方向への減

少の度合が比較的小さなメッシュの値に近いものと

なっている。

メッシュ平均した流速の鉛直構造は上のとおりで

あるが，黒潮を横断する個々の観測例について，流

速の鉛直構造を再度検討してみる。前項（1）において，

黒潮流軸付近で表面よりも下層の流速の方が大きい

観測例を示した（Fig.3 b））。これは， Kanekoet al. 

の指摘した，黒潮最強流帯の亜表層に観測される流

速極大で、あるかもしれない。そこで，今副定期観測

線として解析したもの24例のうち，表面流しか観測

されていない4例を除いた20例について，このよう

な下層の極大が見られるかどうか調べてみた。その

VERτ！CAL PROFILE OF VELOCITY 
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Fig.13 Averaged vertical profiles of the normal-

ized velocities relative to the surfac巴current

direction for the grids marked as’B’in Fig. 

8 . The relativ巴 velocitiesat subsurface 

layers are normalized values as that the 

velocity at 10 m be 1. 0. 

結果， 4例において，黒潮強流帯で表面よりも下層

に速い流れが観測されていた。残りの16例にはこう

した極大は見られなかった。これは，水路部の使用

している ADCPは同時に 4層の流速しか観測でき

ないタイプであり，下層の極大部の有無について確

かな議論ができるほど十分な鉛直分解能を有してい

ないことに起因するものかもしれない。しかし一方

で，多くの場合50m層またはlOOm層（あるいは両層）

は観測層に設定されていることから，問題の極大が

常に存在するものであれば，もう少し多くの航海で

観測されていいように思われる。つまり，黒潮最強

流帯下部の流速極大は常に存在するものではないと

いう可能性も否定できない。東ら（1989）による黒

潮を横断する ADCPを用いた流速測定においても，

亜表層の流速極大は観測されていない。この流速極

大が黒潮自身に内在する構造でないとすれば，その

原因としては吹送流や内部波が考えられる。

・5 まとめ

この研究では，資料として ADCPによる流速測定

値を用いて黒潮の流速構造を論じた。 ADCPによる

直接測流データが蓄積されてきたため，海流の実測

値から黒潮及び周辺海域の流れの平均的な姿を浮き

彫りにすることに主眼をおいて解析を行った。黒潮

海域については ADCPデータが大量に取得されて

おり，様々な海洋条件，気象条件での観測が含まれ

ていると考えられ，吹送流等の短い時開スケールで

変化するような成分は，平均することによってその

影響が小さくなり，信頼しうる平均像が抽出できる

と期待した。

その結果，水平分布については，黒潮が接岸して

いる場合と離岸している場合で、フ。ロファイルが異な

ることを示した。すなわち，離岸時には， Joyceet 

al.が湾流について得たように流軸を中心に比較的

対称的な分布となっているのに対して，本州、！南岸に

接岸している場合には，流軸から岸側に急、に沖側に

は緩やかに流速が減少するという非対称な分布と

なっていることを明かにした。
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鉛直分布については，黒潮流域の水平流速は平均

的には表面から下層に向かうにつれて減少するこ

と， Kanekoet al.の指摘した亜表層の流速極大は必

ずしも常に存在するものではないことを示した。

本研究の結果の妥当性を検討するため，さらに多数

の観測事例を集めた解析を進めていく必要があると

ともに，今田の結果と地衡流プロファイルとの比較

や，表層流速の構造に大きな影響を及ぼす吹送流等

の非地衡流成分についての検討が必要で、あり，今後

の課題である。
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1993年北海道南西沖地震にともなう奥尻島の地殻上下変動

一水上岩高低測量から得られた結果一↑

矢吹哲一朗＊，福島繁樹村，青木秀正村＊，増山昭博村＊

Vertical Crustal Movements of Olrnsiri Island Associated with the 1993 

Hokkaido-Nansei-Oki Ear廿lquake,

-Estimation from the Measurements of Offshore Rocks' Heights-t 

T. YABUKド， S.FUKUSHIMA**, H. AOKI*** and A. MASUYAMA＊＊牟

Abstract 

We estimated the coseismic vertical crustal movements of Okusiri island associated with the 1993 

Hold日 ido-Nansei-Okiearthquake by comparing the measurement clata of the heights of offshore rocks 

around Okusiri island before and after the earth quake. The results show us the subsidence all over the 

island; the least subsidence is about 25 cm at the northeast tip, while the largest subsidence is about 100 

cm at the south part. From the scattering of the multi-measurement data, we guess that the standard 

error of measurement is about 3 cm, which is enough for the detection of the coseismic crustal 

movements. A fault model explains the observed trend of subsidence which is just west of Okusiri island 

with the dislocation of about 5 m, dip angle of 50 degrees descending westward. 

1.はじめに

日本海では， 1983年に，秋田県沖を震源域とする

日本海中部地震（マク、、ニチュード7.7：：気象庁）が発

生し，この地域のテクトニックな特性が注目されて

いた。日本海東縁に沿ったプレート境界を仮定し，

日本海の海洋プレートが日本列島の下に沈み込んで

いるモデルも考えられている。しかし，このプレー

ト境界で発生したと考えられる1964年新潟地震につ

いては，震源域が海底だ、ったこともあり，実際に日

本海の海底地殻の沈み込みにともなう地震かどうか

明確にはなっていない（瀬野， 1984）。

1993年7月12日に発生した北海道南西沖地震も，や

はりこの日本海東縁のプレート境界で生じたと考え

t Ace巴pted10th February 1995 

られた。気象庁によれば，規模はマグニチュード7.8, 

本震の震源の深さは34kmと報告されている（気象

庁）。しかしながら，この地震は，当初に予想された

日本海の日本列島の下への沈み込みに起因するとい

うような単純なものではないらしい。そのため，地

震のメカニズムがさまざまな方法で精力的に調査さ

れるとともに，この地域の歪・応力の蓄積の状況に

関連するこれまでの地震観測・地質調査からではわ

からなかったいくつかの新しい事実とその解釈が必

要となっている。

地震のメカニズム調査のために，この地震にとも

なういくつかの現象，すなわち，（i）ダイナミックな

地震の揺れ，（ii）余震の分布とその時間的な変化， Gii)

地殻変動，（iv）津波，の4つに関して，定量的な観測

＊海洋研究室 Ocean Research Laboratory 
＊申海上保安学校 Maritime Safety School 
申中申第一管区海上保安本部 1 st Regional Maritime Safety Headquarters 
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システムによる測定データから，地震のメカニズム

に関する研究が行われている。夕、イナミックな地震

の揺れについては，例えば久家ほか（1994），余震分

布については，例えば北海道大学理学部（1994），明

田川ほか（1994)' 日野ほか（1994），津波の波源に関

しては，例えば，都司ほか（1994），今村ほか（1994)

がある。

本稿では，この中でち，地殻変動の測定結果につ

いて報告する。海底で地殻変動を測定する手法はま

だ確立されていないので，北海道南西沖地震にとも

なう地殻変動調査は，奥尻島および北海道渡島半島

での調査に基づくものである。例えば，測量データ

に基づき水平および上下変動について橋本ほか

(1994），上下変動について海岸の生物指標に基づき，

堤ほか（1993）と地質調査所（1994），海岸の測量写真

に基づいて，熊木ほか（1993）などが主なものである。

本稿では，奥尻島での地殻変動，特に上下変動の

推定のための一手法としての水上岩高低測量を紹介

する。水上岩高低測量は，沿岸域の船舶航行の安全

等に寄与するために，海上保安庁水路部において日

本各地で実施しているものであり，奥尻島でも1978

年に測量が行われている。ここでは，同一水上岩の

再測量の成果から高低の変化量を推定した結果を示

し，ほかのさまざまな手法で、行った上下地殻変動の

推定結果との整合性を議論することにより，このよ

うな水上岩高低測量が，地震メカニズムの解明に寄

与することを示す。

2.水上岩高低測量と地殻上下変動の推定

地震時の地殻上下変動を求めるために，この研究

で、は奥尻島の局辺に点在する水上岩（島の周圏の海

面から数m以下の高さに頭を突き出している岩）の

高低測量の結果を用いた。 Fig.Iに測定の方法を示

す（杉浦ほか， 1977）。この方法で地震時の上下変動

を有効に求めるためには，次の4つの条件が必要と

なる。

(1) 地震の前後で高低測量が同じ水上岩に関して

行われていること。

(2）対象とした水上岩が，地殻変動以外の理由で

動いたり，あるいは壊れたり欠けたりしていな

いこと。

(3) 高低測量の基準面が変化していないこと，あ

るいは変化していても補正が可能で、あること。

(4）地震時の上下変動量が，測定精度を上回って

いること。

今回の北海道南西沖地震に関して，奥尻島の周囲

の水上岩のいくつかは，上記の条件を満たしていた。

まず，（1）に関して，高低測量は地震前は1978年の6月

Height Measurement of Offshore Rock 

＜議 一一一一-c>Horizontal Line 

Fig. 1 An illustration explaining the measurements of offshore rock’s height. 
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～10月に行われている（海上保安庁， 1979）。今回の

地震後（1993年9月）に高低再測量を行った結果，良

好なデータが，島の周りの14点の水上岩について得

られている。（2）に関して，対象とした水上岩は，島

の周りの5m程度の直径を持つ比較的おおきく堅固

な岩であり，航空写真をもとに岩が同じ場所にある

ことを確認した。 1993年の測量時に写した水上岩の

一例を Photo1.に示す。また， 2回の測量の間隔は

15年にも及ぶものの，この間に大きな地殻活動は島

周辺で発生してはいない。一方，非地震性の地殻上

下変動の速さは，一部の火山性の変動や地下水汲み

上げの影響を除けば，たかだか年間数ミリメートル

Photo 1 Photograph of the offshore rock, identity 

number 15. See also Table 2 and Fig. 5 . 

At= A2+A3+A4 
A2: Raw data 

の速さであり，奥尻島では15年間で大きくとも10cm

を越えることは考えられない。後で示すように，今

回の結果から推定される15年聞の上下変動はlOcmを

大きく越えており，この大部分は地震時に発生した

ものと仮定しでも差し支えない。

次に（3）に関しては，海面の高きは潮汐，海洋変動，

気象変化などいろいろな原因で変動するので，その

補正を行わなければならない（Fig.2）。実際の高低

測量は， もちろん測定時の海面（InstantaneousSea 

Level)を基準にして行われた。波浪による動揺は測

定時に測定者により平均されて除かれている。次に，

32日間にわたる奥尻港での臨時の験潮の記録に基づ

き，月平均水面（MonthlyMean Sea Level)を求

めることにより，水上岩の高低を測量時の月平均水

面に対して求めた。さらに，月平均水面の変動は，

小樽（忍路：国土地理院所管）の験潮所記録に基づ

き， 5年聞の平均水面（MeanSea Level : M. S. L.) 

からの高きを求めた。 1978年当時の記録も，同様に

奥尻港臨時験i朝所と忍路基準験潮所の記録に基づい

て補正し，平均水面からの高さが求められている。

したがって，この研究では， 5年間の平均海面高に

は時間変化がないことを仮定して，高低測量の結果

の比較を行う。

短期的な変化の補正のための臨時験潮所は， 1978

Mean Sea Level 

A3: Correction based on the data of a temporary tide station at Okusiri-Ko 
A4 : Correction based on the data of Oshoro permanent tide station 

Fig. 2 Concept of the height measurements of offshore rocks referred to the mean sea level. 
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Fig. 3 Top: The tidal record at the Okusiri田ko(Sep. 11 Oct. 17, 1993). Bottom: The tidal record at the 

Kamuiwaki-ko (Sep. 14-0ct. 17, 1993). 

年と1993年について同じ奥尻港内で行われている。

Fig. 3に，奥尻港での1993年の臨時験潮記録を示す。

また，奥尻島西岸の神威脇漁港内の臨時験潮所での

潮汐記録も合わせて Fig.3に示す。 Fig.3からもわ

かるように，奥尻周辺は，潮汐の振幅は比較的小さ

く，主要因分潮（M2,S2, Kl, 01）の和は，奥尻

港で15.5cm，神威脇港で19.5cmで、ある。験潮記録か

ら算出した潮汐調和定数を Table1に示す。

(4）の変動量と測定精度に関しては，後節で詳しく

検討する。

3.推定された地殻上下変動

奥尻島の周囲の14個の水上岩および、青苗港の赤灯

台岸壁について， 1993年9月11日から 9月13日にか

けて，岩の頂点の海面からの高さ（あるいは岸壁の

高さ）を， 5mのグラスファイパー製伸縮式スタッ

フを使用して測定した。測定は，各岩について時間

を変えて標準的には9回行っている。ただし，一つ

の岩については，海面下に岩が沈んだために測定が

1回しか行えなかった（Table2）。測定当日は，天

候に恵まれており，大気圧も安定し，また，海面の

波浪による昇降も比較的小きかった。しかしながら，
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Table 1 The results of the analysis of tidal observa Table 2 The results of the height measurements of 

tions for 32 days at the Okusiri-ko and Kamu- offshore rocks around Okusiri island and the 

iwaki. estimat巴dcoseismic vertical movements. See 

Station : Okusiri Ko Station : Kam山waki
Longitude: 139 31 l2E Longitude : 139 24 48E 
Lahtude: 42 lO 6N Latitude : 42 lO 6N 

Time Zone : 9H OM Time Zone：・9HOM
OBS. DAY: 1993 9 12 OBS. DAY: 1993 9 14 

v K G v K G 

(m) ρeg.) (Deg.) (m) (Deg.) (Deg・）
1 MM  0.033 165.3 170.2 0.016 165.0 169.9 
2 MSF 0.030 258,9 268.l 0.028 266.5 275.7 
3 Ql O.Oll 313.4 294.5 0.005 27!.2 252.4 
4 Ol 0.045 351.3 337.3 0.059 31!.9 297.9 
5 Ml 0.003 341.2 332.l 0.003 345.6 336.6 

6 Kl 0.036 9.9 5.7 0.064 342.3 338.2 
7 JI 0.003 334.1 334.8 0.006 28.4 29.3 
8 001 0.001 48.9 54.7 0.004 125.4 l3l.2 
9 MU2 0.010 99.l 71.8 0.001 75.8 48.6 
lO N2 0.010 75.2 52.1 0.013 88.l 65.2 

ll M2 0.051 108.3 90.l 0.052 106.l 88.2 
12 L2 0.002 146.3 133.0 0.003 349.6 336.5 
13 2SM2 0.001 193.4 193.5 0.001 196.7 197.0 
14 S2 0.023 132.l 123.l 0.020 132.l 123.3 
15 M03 0.003 353,l 320.9 0.000 103.5 71.6 

16 M3 0.004 215.l 187.9 
0.003 

274.5 247.5 
17 MK3 0.001 314.4 292.0 22.1 O.l 
18 MN4 。曲2 356.6 315.3 

0.001 
320.0 279.2 

19 M4 0.002 353,3 317.0 
0.002 

175.2 139.3 
20 SN4 0.001 294.l 262.0 

0.002 
132.2 100.5 

0.000 

21 MS4 0.001 307.2 279.9 0.002 230.8 204.0 
22 知町6 0.002 132.9 73.5 0.002 64.3 5.5 
23 M6 0.002 ll.4 316.9 0.003 44.2 350.3 
24 MSN6 0.001 207.4 157.1 0.002 284.6 234.9 
25 2MS6 0.001 180.8 135.4 0.003 187.9 143.1 

26 2SN6 0.000 86.1 49.9 0.001 103.2 67.6 
27 K2 0.006 132.l 123.8 0.006 132.1 124.0 
28 NU2 0.002 74.S 52.1 0.003 87.5 65.2 
29 Pl 0.012 9.9 5.0 0.021 342.3 337.5 

CONST. 2.42 3.33 

恵まれたとはし、え波浪による数十cmの海面の動揺は

避けられなかった。

得られた各測定値について，先に説明したように，

奥尻港臨時験潮所および忍路基準験潮所の潮汐観測

資料に基づき平均水面からの潮位を求めて補正し，

水上岩の平均水面からの高さとして算出した。これ

らの補正した高さについて，各岩ごとの複数回の結

果を平均することにより，その岩の平均水面からの

高さの推定値とした（Fig.4）。

次に，この成果を， 1978年に「海の基本図測量j

で、行った同様の測量の成果（海上保安庁， 1979）に

よる水上岩の高さの推定値（このときも，各岩につ

いて9囲の測定を行うとともに奥尻港および忍路の

潮汐観測記録による補正を行っている）と比較し

差を取って岩の上下変動の推定量とした。導かれた

Fig. 5 for the position of each rock. See the 

text about the estimation errors of vertical 

movements. Note that the subsid巴nceof rock 

number 8 is so larg巴thatit has been cover巴d

by sea water. Therefore only on巴measur巴－

ment data is obtained in 1993. The estimation 

error for this rock is bas巴don the standard 

error of the height measurement for uncover-

巴doffshore rocks. 

Heights音。mtheme四 sealevel 

Identity numher of 1978 1993 veは1calmovments
offshore rocks 

No. of No. of 
(m) 

（通称） estnnated est町田ted (1993-1978) 
(m) 
measure-

(m) 
measure-

ment ment 

(2) （稲穂阿先端） 1.98 9 l.80 9 ・0.18土0.02

(3) l.13 9 0.69 9 島0.44士0.02

(4) （球島岩） 2.19 9 l.96 12 -0.23土0.02

(5) l.84 9 l.54 12 0.30±0.02 

(6) （小カカリ石） 3.08 9 2.86 12 0.22士0.02

(7) 1.02 9 0.66 9 ・0.36土0.02

(8) 。白83 9 ゐ021 I ー1.04士0.04

(9) (i中のハッピ） l.05 9 0.48 6 0.57±0.02 

(lO) （地のハッピ） l.62 9 1.32 9 ー0.30士0.02

(II) （郡来岩） 2.30 9 1.91 9 0.39士0.02

(12) （千畳岩1) 2.23 9 l.26 9 0.97士0,02

(13) l.44 9 0.79 9 -0.65士0.02

(14) 2.84 9 2.42 9 0.42士0.02

(15) 3.82 9 3.59 9 ・0.23士0.02

(16）青苗港赤灯台 2φ16 9 1.71 13 0.45士0.02

変動推定量は，すべて沈降を示している。各岩の高

き澱定の結果と上下変動の大きさを Table2に，ま

た，沈降量の分布を Fig.5に示す。

一方，奥尻港と神威脇の水準点の上下変動を求め

るために，水上岩測量と同時期に，それぞれの場所

の臨時！験潮所とその近くにある水準標石（奥尻港は

基本水準標石，神威脇は北海道開発局水準基標）と

の聞の直接水準測量を行った。この結果と潮汐観測

の結果から，各基本水準標石の平均水面に対する高

きを求めた。これらの成果を，奥尻港については1978

年の同様の成果，神威脇については1981年の北海道

による同様の測量成果と比較することにより，水準

点の上下変動を算出した。同じく Fig.5に結果を示す。
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Measurement in 1978 Measur巴『nentin Sep. 1993 
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Fig. 4 A block diagram of data processing for the 
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estimation of the changes of offshore rocks’ Fig. 5 The estimated subsidences in cm around 

heights. Okusiri island (September 1993-1978). Numbers 

in pareth回目 indicatethe identity numb巴rsof 

offshore rocks shown in Table 2 . Numbers of 

4.考察

4.1 推定された地殻上下変動の誤差について

Fig. 2からもわかるように，水上岩の平均水面か

らの高さの推定誤差の原因として，（1）波浪などにと

もなう水上岩高低測量誤差，（2）奥尻港での験潮記録

による短期的な海面変動補正の誤り，（3）忍路基準験

潮所の結果を用いた長期的な海面変動の補正の誤

り，（4）その他の間違いに起思する誤り，が考えられ

る。このうち，（1）の原因による誤差は，各測定値に

対するランダム誤差となる。また，（2）の原因につい

ては，各測定が臼付あるいは時間を変えて行われて

いるので，その時々で，海面高の月平均水面への補

正量の誤差が無相関であると考えれば，ランダムな

誤差になると仮定できる。ただし，無相関という仮

定は必ずしも妥当ではないかもしれない。この点に

ついては，後に議論する。最後に，（3）については，

誤差は推定量にたいする島全体で一定のバイアスに

なると考えられる。

larg巴 charactersindicate the estimations based 

on the results of the height measurement. HBM 

and KBM indicate the benchmarks. The subsi-

dences of each benchmarks are estimated by 

using the data of the leveling and tidal observa-

tions. Numbers of small slant characters indi-

cate the synth巴ticvertical movements bas巴don 

the fault model which is explained in Fig. 7 and 

Table 3. 

ここで，測定のランダムな誤差の統計分布を考察

する。Fig.6は， 6回以上のデータがある岩の測定結

果（平均水面からの高さへ補正した値）について，

その平均値（水上岩の高きの推定値）からの残差を

すべての岩について合計したヒストグラムである。

この平均値に対する残差が，上記の（1）と（2）の原因に

よるラン夕、、ム誤差の和と仮定すると，その標準偏差

( 1σ）は1978年の測定で3cm, 1993年の測定でも同

じく 3cmとなった。つまり，複数回の測定の結果の
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Fig. 6 Histogram of the differences b巴tweenthe 

巴stimatedheights for offshore rocks and the 

results of height measurement for each rock. 

Top : the results in 1978. Bottom : the results in 

September 1993. 

ぱらつきから，測定誤差がランダムであると仮定し

て，平均的な測定誤差を推定すると± 3cm程度の大

きさになる。この伎は， 1978年も1993年もほぼ同じ

であることから，測量当日の海況などに左右される

ものの，ある程度恵まれた条件ならば，ほぼこのよ

うなばらつきで高低測量を行えるものと考えられ

る。さらに，一般に， 9偶の測定データの平均値を

水上岩の高きの推定値としているので，推定値に含

まれる誤差はもっと小きくなることが期待される。

ここで見積もられた誤差の大きさを根拠に，今回推

定された地殻上下変動の推定誤差を誤差伝播の法則

にしたがって見積もると，およそ 2cmと非常に小さ

な値になる。ただし，地震後の再測量を l回しか行

わなかった No.8の岩は，誤差の期待値はずっと大

きい。

なお，奥尻港と神威脇港の基準標石の測量結果は，

水上岩の結果よりも精度は高いと期待される。

誤差に含まれるバイアス成分の大きさに関して

は，他の手法で、行ったデータと比べることが有効で、

ある。例えば，海岸線の生物指標による上下変動の

測定結果（堤ほか， 1993；地質調査所， 1994），海岸

の写真による見積もり（熊木ほか， 1993）などと比

べることができる。個々の場所について，上下変動

にはかなり差がある場合もあるものの，島全体で互

いに一定のバイアスがあるとは認められない。

これらの結果から，今回の水上岩測量で、得られた

結果は，測定のばらつきが小さいこと，他の測定手

法で得た結果とも調和的であることなど， j皮j良の影

響で精密測量に比べれば精度は劣るものの，地殻変

動の見積もりに有効な手法といえる。

4.2 地殻上下変動の分布と地震モデルとの関連

上記で得られた奥尻島の上下変動（全島的に沈降）

は，その大部分が1993年の北海道南西沖地震にとも

なって生じたと考えられる。なぜなら，比較した測

量の間（15年間）には，特に大きな地殻活動は奥尻

島の近傍に発生していないこと， 1983年日本海中部

地震は震源域が離れているので， 10cm以上の変動が

、奥尻島付近であったとは考えにくいこと，また，こ

の変動を定常的な上下変動で説明するには変動量が

大きすぎることなどの理由からである。

この地震の断層モデルは，さまざまな方法で推定

されている。特に，橋本（1994）では，やはり地殻

変動のデータを説明する破壊モデルを作成し，計算

値と実際のデータとの比較を行っている。

ここでは，北海道南西沖地震による断層破壊が上

下変動の主因であると仮定して，断層モデルを設定

し，理論的な上下変動を計算し，水上岩測量結果を

説明できるかどうかを確かめた。断層破壊モデルに

ついては，地震波の解析結果によるメカニズム解（気

象庁， 1994），余震分布の結果（北海道大学理学部，

1994）などを考躍して， Table3のように仮定した。

なお，このモデルは無数に考えられる断層モデルの

一例であることに注意していただきたい。今回は，

奥尻島という限られた場所のデータしかないため，

インパージョンは千子わなかった。

断層の位置は Fig.7に示す。ここでは，南部と北

部の二カ所に断層をおいた。ただし，北部の断層は
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Table 3 Parameters of a fault model of the 1993 

Hokkaido-N ansei-Oki earthquake. 

Southern Fault Northern Fault 

Rupture町pe
Homogeneous slip on a rectangular region. 

Thrust 句•pedislocation without strike slip componenl 

Fault L凹 gth(km) 55.0 62.0 

Fault Width (km) 32.0 40.0 

Dep出ofshallowest pomt (km) 0.5 5.0 

Dislocation (cm) 550 400 

Direction of Stnke Lme North 14° West North 17"East 

Dip Angle (Degree) 
50 30 

(Descendmg to West) (Descending臼West)

Moment (dyne cm) 
2.9×1027 3.0×1027 

（ド~3 × 1011 dyne/cm2 ) 

南部の断層に比べて，奥尻島とその周辺の地殻変動

に対する寄与は非常に小さい。逆にいえば，北部の

断層のパラメターを奥尻島の地殻変動から拘束する

ことはできない。したがって，この後の議論は，島

のすぐ西側にあると考えられる，西に傾き下がる断

層面に関するものとなる。モデルから期待される理

論的な地表の地殻上下変動の分布を同じく Fig.7 

にコンターで示す。この結果によれば，仮定したモ

デルは大局的には推定された地殻上下変動を説明で

きる。

今回の断層モデルでは島のすぐ西側に破壊領域の

上端があり，そして，島の西岸は最も沈降の大きい

領域（沈降量70cm程度）に含まれている。西に傾き

下がる断層面を仮定すると，奥尻島に隣接する場所

に地震破壊が発生したと仮定すれば，奥尻島の沈降

量の推定値の大きさは大局的には説明できる。

ただし，このように破壊断層面が地表に近く測量

データもその近辺にしかない場合は，数学的に定義

した断層モテ、、ルによる理論値と実際の測定値が食い

違う可能性は大きい。モデルで、は考躍で、きない局所

的な破壊商や地下構造の地域性などが，実際の地殻

変動に大きく関わっていることが予想されるからで

ある。実際，推定された上下変動は，地域的なばら

つきが断層に近いと思われる島の南部で大きい。所

により50cm以上のばらつきが見られる。これらのば

らつきが，測定の誤差に由来するものか，あるいは

実際に生じたものか区別することは難しいが，現実

410 
＂円1.0 139.4 1:W6 

U句也助（弓

42.2 

42 t 

<;. 。
宮

3 
42.0 

41.9 

41.B 
140。 139.3 139.6 

Fig. 7 Left: The surfac巴 projectionof the fault 

mbdel (rectangular) and the contour plot in 

meter of the distribution of synthetic vertical 

crustal movements. See Table 3 on the parame-

ters for the calculation of synthetic movements. 

Right: The expansion of the left figure for the 

area around Okusiri island. 

の地殻変動にばらつきがあった可能性が大きい。そ

の場合，局所的な断層による地表付近の地殻破壊が，

特に島の南部で生じていた可能性もある。地表付近

の主断層の近傍には枝分かれした小きな断層が多数

発生することが予想されることを考慮すると，島の

南部の変動量のばらつきは，島の南西側が主断層の

破壊面に近接していることを示唆している。

なお，この大きなばらつきが測定の誤差である可

能性は小さいであろう。なぜならは、，測定の誤差と

仮定すると，奥尻港の験潮記録を用いた短期的な海

面高変動の補正の部分に起因すると結論せざるおえ

ないが，それは，たまたま各岩の高低測量の時にそ

の岩付近の海面高が異常な振る舞いをしたことを意

味する。しかし，ある岩付近だけの海面高の数十cm

の異常な振る舞いは，測量の当日が天候がよく大気

圧も海況も安定していたことを考慮すると，可能性

はほとんどないと思われる。
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5. まとめ

水上岩の高低測量は，測定のばらつきが5cm以下

とかなり小さし他の測定手法で得た結果とも調和

的であることなどから，精密測量に比べれば精度は

劣るものの，離島などでの地殻変動の見積もりに有

効な手法といえる。このことは，測定時に天候に恵

まれたこと，測量をスムーズに行えたことも大きく

かかわっている。このような条件がそろう場合には，

海上の水上岩高低測量は，時間のかかる水準測量を

必要としないため，海域で発生する巨大地震にとも

なって生じる地殻上下変動を把握するためには有効

な方法である。特に，比較的に地震にともなう地殻

変動の情報の少ない離島での地殻上下変動の推定に

は，前もって岩高が測定されている場合には今後も

力を発揮することが期待される。

今回の結果から，ほぽ他の手法と整合性のある地

殻変動が得られた。ただし，奥尻島内でのばらつき

はかなり大きい。このことは，島が，地震の破壊領

域に非常に近かったことを意味すると考えられる。

それは，今回の地震の主断層が，島のすぐ西側に存

在する西下がりの逆断層で，結果的に島のすぐそば

でもっとも地表に近いことと整合もする。

今回，設定した断層モデルは，無数に考えられる

モデルの中の一つにすぎないが，大局的には妥当な

モデルになっていると思われる。もちろん，断層面

の位置・形状，とりの方向・大きさなどを変化させ

ればさらによいモデルができるかもしれない。実際，

橋本ほか（1994）では，渡島半島のデータも含めて

地殻変動データを説明するいくつかのモデルを計算

し，最適なものを選択している。また，地殻変動デー

タのインパージョンによって，最適モデルを計算す

る手法も構築されている（例えは＇， Matsu’ura and 

Hasegawa, 1987; Yabuki and Matsu'ura, 1992）。

しかし地殻変動のデータを取得できた地域が，奥

尻島という小さい領域に限られており，それに比べ

て断層破壊の領域はずっと広いことを考慮すると，

現時点では，奥尻島内の地殻変動データだけからモ

デルを特定することは妥当ではないと考えられる。
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音波を利用した海底での歪測定に関する基礎的考察↑

長屋好治＊

BASIC STUDY ON A SEA FLOOR STRAIN MEASUREMENT 
USING ACOUSTIC TECHNIQUES↑ 

Yoshiharu NAGAYA* 

Abstract 

Strains on the sea floor by the crustal deformation can be detected with an accuracy of 10-s by the 

method of acoustic ranging. This accuracy is attained by determining arrival times of acoustic signals 

with high resolution using a pulse compression technique as well as by the correction of sound velocity 

variations by the measurement of water temperature, salinity and pressure with accuracies of 0. 003℃， 

0. 01%0 and 1 mH20 respectively. Temperature anomaly with an amplitude of 0 .1℃ and a horizontal 

scale of lOOm brings an error of cm. The fluctuation of observations by local temperature disturbance, 

however, can be separated by long term observation. 

しはじめに

VLEIやSLRに代表される宇宙技術の発展は，地

殻変動の研究に新たな観測の窓、を開けることになっ

た。プレート運動の実測（例えば， Sasaki,1990) 

とともに，プレートの非定常な運動様式の解明

(Held and Foulger, 1993）へと研究が進んで、いる。

日本列島に200を越える GPS連続観測点を配置し，

広域的な地殻変動を常時監視することによって地震

予知に迫ろうとする事業も開始された（今給乳

1994）。

これら宇宙技術の利用は陸上に限られており，電

波の減衰が激しい海水によってシールドされた海底

での地殻変動の研究は大きく立ち後れている。中央

海嶺における海底拡大， トランスフォーム断層の運

動，海溝における沈み込みと付加体の形成といった

動的な場が海底には存在する。これらの動きを直接

検出することができれば，地殻変動の研究はさらに

t Accepted 16th March 1995 
申海洋研究室 Marine Research Laboratory 

大きく発展すると期待される。

海底で実現可能な地殻変動の観測手法としては傾

斜測定と歪測定が考えられる（Kanazawa,1989）。

坂田・他（1981）および坂田・島国（1984）は，振

動子を利用した傾斜計を開発して相模湾で試験観測

を行っており，観測機器と海底面とのカップリング

をいかによくするかが課題であると報告している。

一方， Spiess(1980, 1985），浅田他（1991）および

Fujimoto et al. (1991）は音波の伝搬時聞から歪を

測定する手法を提案している。浅田・他（1991）は

伝搬波形についてデジタル処理を行うことによって

計測分解能と S/Nの向上を図っている。

陸上を含め一般に地殻変動の観測では観測機器と

地面とのカップリングが重要な問題となる。特に，

振子型の傾斜測定や歪ゲージ式の歪測定の場合，基

線長が短いことからカップリングの善し悪しは測定

結果に重大な影響を与える。陸上では観測機器をコ

ンクリートで岩盤に固定する方法が一般に行われて
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おり，海底でも ODPによって作られた海底掘削坑

を利用して機器を固定することによりカップリング

の向上を図ることができる（Kanazawa,1989）が，

作業は容易で、はない。

音波を利用した距離計測においても，観測機器と

海底とのカップリングが悪いと機器が傾斜すること

によって伝搬距離が変化し誤差をもたらす。しかし，

基線を長〈設定することによって影響を小さくする

ことができる。また，音波の送受信局を海底に多数

展開することによって比較的容易にネットワーク観

測が可能になることも，音波による距離計測の利点

である。

本研究では，浅田・他（1991）に従い伝搬波形を

信号処理することによって高い距離分解能を実現し

歪を測定する手法について基礎的な検討を行うとと

もに，音波を使うときの最大の問題である水温変化

にともなう音速変化の影響について考察する。

2.手法の検討

(1）計測条件と精度

音波による距離計測で得られる歪測定の精度につ

いて考える。 2点聞の距離の変化は伝搬時間の変化

とともに音速の変化によっても表れる。距離，音速

および伝搬時間をそれぞれL, c, tとすると，そ

れぞれの微小な変化について次の関係が成り立つ。

(1) 

これは時間分解能を上げても音速度の補正が正確に

できなければ，歪測定の精度が上がらないことを示

す。海水中の音速は水温T，塩分Sおよび水圧Dの

関数であるから，（1）式は

LJL Llt 1 ac 1 ac 1ペ＝ 十 LJT十 一一－LJS十一___!_f_LJD ( 2) L t c aT c as 

と展開される。 LlT,LJS, LlDの測定精度によって歪

測定の精度が制限されることになる。海洋学では

CTDセンサーを使って水温，塩分，水圧（水深）を

精密に測定する努力がなされており，現状で得られ

る精度はそれぞ、れ3×103℃， 1×10-3%，。， lmであ

る（SCORWorking Group 51, 1988）。 Table1に

Urick (1983）に示される音速の変化率とともに，

LJT, LJS, LJDが上記の誤差を有する場合の歪測定の

精度を示す。水温と塩分による音速の変化について

は106程度の精度を得ることができるが，水庄に関

しては105が限界である。このことから水温，塩分，

水圧を直接計測して音速補正をする限り， 10-5を越

える精度を得ることは現状では不可能で、あることが

わかる。基線長がlOOmならば1mm, lOkmで＇lOcmの変

動が検出の限界となる。

Table Iに示された音速の変化率は水温，塩分，水

圧によって変化する。水深3000mの海底で基線長を

lkmとしたときに各測定に求められる精度を Table

Table 1 . Approximate coefficients of sound velocity (after Urick, 1983) and accuracies of the strain measure目

ment. 

variation Ac 
co巴ffcient coefficient 

with c 

temperature θc 1θc 一1一θc-AT 一一
(near 21℃） θT 0.8 rn/sec／℃ cθT 5.5×10・4／℃ cθT 2×10・6 

θc 1δc ~θc AS 
salinity 一 一一

δS 1.2 rn/sec／%。 c as 8×10・4／%。 cθS 8×10・7

θc 1θc 一1一JcAD 
depth 一一

JD 0.016 rn/sec/ rn c JD 1.1×10・5 /rn c ()D 1×10・5 
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Table 2 . Accuracies required for the m巴asurements

of travel time, water temperatur巴， salinityand 

water pressure to realize the strain measure-

ment with an accuracy of 10 5 on the sea floor at 

the depth of 3000 m. 

acurasy 

time 6μs巴c

temperature 0.003℃ 

salinity 0.01%0 

depth lm 

2 fこ示す。ここでは次式（Mackenzie,1981）を使い，

水温および塩分をそれぞれ1℃， 35%i。として音速の

変化率を計算している。

c =1448.96+4.591T-5.304×10-2y2 

十2.374×104T3+1.340(S-35) 

+1.630×10 2D十1.675×10-1n2

-1.025×10 2T (S-35) 

-7 .139×10 l3TD3 

c：音速（m/sec)

T：水温（℃） O孟T孟30

s：塩分（%。） 30豆S三五40
D：水深（m) 0 ：：＇：玉D三五8000 (3) 

(2) 時計の同期

海底の2点聞を信号ケーブルで結ぶ、ことができる

なら 1台の時計で伝搬時間を計測することができ

る。しかし，基線長を数lOOm以上に設定する場合，

ケーブルを伴った機器を海底に設置することは容易

ではない。

これに対して， 2点に設置する機器それぞれに予

め間期をとった時計を備えて，一定の時間間隔で送

信を行えば，受信時刻を測定することによって伝搬

時間を求めることができ，ケーブルで結ぶ必要はな

くなる。この場合2台の時計の同期のずれは伝擁時

間の計測に誤差を与える。しかし双方向で伝搬時

間を計測し両者を平均することによって誤差を小さ

くすることができる。以下にこれを示す。

A, B両点で音波の送信と同時に音波の受信を行

う。 A点から音波が発信される時刻をTA,B点から

発信される時刻をおとすると， A点で計測される伝

搬時間むと B点で計測される伝搬時間らは，真の伝

搬時間Tを用いて次式で表される。

1/, 
fA=(l ＋マム）（五十T-TA)

}A 

1/, 
tn=(l ＋マユ） (TA十T-Tn)

}B  

(4) 

ここで，んとんはA点， B点の時計に使われる基準発

振子の設計上の周波数を， dんとdんはそれぞれの誤

差を表す。平均をとると

皇土jp_=T ~ 1 +-k-r ALi.＋判＋
l 2 lん In) 

五二五_ir Ati__Ah_ li (5) 
T 2 lん In)J 
1「ilfA 1/, I となる。右辺第 2 項の~I + ____!ll_ Iおよび第3項

〆、 2lん In) 
l「ilfA 1/, I ' / I _!!_Iは時計の刻みの誤差を，また，第
2 lんん J
3項の九 九は同期誤差を表す。同期誤差が伝搬

時間Tより小さければ，時計の誤差の範囲で伝搬時

間の計測ができることがわかる。ここで105以上の

精度を持つ時計が必要となるが，水品発振子を使っ

て簡単に作ることができる。ただし同期誤差は時間

とともに増加するため，放軍すれば山 口＜Tの

条件が満たされなくなる。同期誤差の累積によって

一方向の伝搬時間の計測値は一様に増加もくは減少

する。そこで，海底で最初に計測される伝搬時間を

初期値として，その後順次得られる計測値と初期値

との差が予め設定した範囲を超えたら，時計を一定

時間進めるもしくは遅らせる操作を行うことによっ

て，時計の同期誤差を抑えることができる。

(3) 周波数と伝搬損失

海水中を伝搬する音波は，球面拡散に加えて粘性

による吸収およびMgS04に代表される溶存塩によ

る吸収によって減衰する。これらによる伝搬損失

TL (dB）は

TL=20logr十αr (6) 

で表される。ここでrは音源からの距離（m）を示

す。 αは吸収係数と呼ばれ，周波数f(kHz）の関数
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として次式で近似される（Urick, 1983）。

0.1 f2 40f2 J ?. 

ヱ子千七言十コ干去「了？百十2.75×104/2十0.003
1十/2 4100十/2

(dB/kiloyard) (7) 

(6）式と（7）式に従って周波数lOk:Hzから50k:Hzの

音波について距離に対する伝搬損失を計算した結果

がFig.lである。これによると信号の周波数が10

kHzの場合は伝搬距離がlOkmでも減衰はlOOdB以

下であるが，周波数が50k:Hzでは 2kmの伝搬距離で、

減衰がlOOdBに達する。

海水中の音響ノイズは，水深lOOOmを越える海中

ではlOkHzから50kHzの周波数帯で60dB(re : 1 

μPa）以下である（Urid王， 1983）。したがって伝搬

距離が2km以下の場合は， 50kHzの信号を使って

も，音原音圧を160dB以上にすることによってノイ

ズレベルより高い信号を受信することができる。し

かし，伝搬距離がlOkmとなると， 20k:Hz以上の信号

に対しては減衰が著しく，次項で述べるパルス圧縮

によってS/Nを上げても良好な信号を得ることは

難しい。伝搬距離をlOkmに設定する場合は信号の周

波数を20k:Hzよりも低くする必要がある。

(4) パルス圧縮

受信時刻の計測において時間分解能と S/Nを上

げるために，レー夕、、技術分野で、パルス庄縮と呼ばれ

る手法を用いる。これはパルスレーダの探知距離を

増大しかっ距離分解能を上げることを目的として開

発された手法であり，原理としてレー夕、、の探知距離

。
-5 0 

（ 

~ -100 
） 

c 

~ -150 
コc 
J!l -200 
"' 
-250 

-300 
500 

Fig. 1 . Transmission loss of underwater sound. 

が瞬間的な送信電力ではなく平均電力に依存するこ

と，また，距離分解能が送信波形の時間幅ではなく

帯域l隔に依存する性質を利用している（電気情報通

信学会， 1984）。代表的なパルス圧縮の方法として，

直線周波数変調方式（FSK）と符号変調方式（PSK)

があり，どちらも送信波形と受信波形の相関波形を

作ることによって信号のパルス幅を短くするととも

に信号振l隔を大きくしている。

直線周波数変調方式では，時間経過とともに毘波

数がリニアに変化する波形を送信信号として使う。

これは chirp波形とも呼ばれ次式で表される。

s( t）ニ州(J)of十；μt2) I t I斗T
二二O It I＞÷T (8) 

ここで， ω。は中心角周波数， n土信号の時間幅を表
す。 μは周波数変調l幅Llfを用いてμ＝2πLlf/Tに

よって定義される。

s(t）の自己相関を計算すると，

g(r）厚 叶宇一11¥)} ＝＝‘ ーでァcosα＞or

となり（Cookand Bernfeld, 1967), μをLlfで、書き

直して

．川
g(r）＝刀W COS(J)or~ I r I ~ T (10) 

7rLlfr 
・L]f 

を得る。一一一一ーはg(r）の包絡線を表し， r=Oで最
Llf 1 

大，円を宇？？両側こ減少し， r＝才でg（刊と

なる。 r孟ト2-1ではg(r）の振i幅が小きいため，
I 1 I I Llf I 
r孟1-=-1の範囲にパルスが圧縮されることになる。
I Llf I 
振幅は刀w倍に増大する。
一方符号変調方式では，周波数loの正弦波を予め

決められた 2進符号に従って位相を180。反転させた

波形を送信信号として使う。 2進符号には符号理論

で巡回符号の一つに分類されるM系列符号がよく使

われる（今井， 1990）。符号の長きはM系列符号の次

数で決まり， m次のM系列符号の長さはzm-1であ

る。符号はm段のシフトレジスタを使った簡単なア
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ルゴリズムによって生成される（今井， 1990）。 Fig.

2に5次のM系列符号を生成するシフトレジスタ回

路の例を示す。 Fig.3はFig.2 (a）で、生成される 5次

のM系列符号である。ただし， Fig.3ではOを－ 1に

置き換えている。

M系列符号を繰り返し並べた系列は周期zm-1 
の周期系列となりM系列と呼ばれる。 M系列は見か

け上ランダムな性質を示す。つまり， αiを1と－ 1か

らなるm次のM系列としたとき，次式

1
1
 

ヮ“一一L
 

，JV ＋ 
G
 
G
 

L
2日一一
、、‘，，，，
－
a
B

，d 
／
E
＼
 ω’
 

に従って相関を計算すると

out 

P(x)=x5+x2+ I 

out 

P(x)=x5+x3+ I 

out 

P(x)=x5+x4+x3+x+ I 

out 

P(x）コx5+x4+x2+x+I 

Fig. 2 . Four examples of feedback shift register 

circuits generating M-sequence codes of fifth 

order togather with primitive polynomials to 

determine the topologies of th巴 circuits.M-

sequence cod巴sgenerated by a circuit are identi-

cal even though any binary sequence except for 

cp(j)=L (j=O, L) 

）
 
－
 
l
 
（
 

=-1 (j=l, 2，…，L-1) (12) 

となり，符号が一致したときのみ高い相関を示す。

Fig. 4はFig.3で示されたら次のM系列符号の自己

相関である。サイドロープが表れている理由は，（11)

式の仇としてM系列そのものではなく，

ai=O (i<O, j主主L-1) (13) 

として， 1周期のM系列について自己相関を計算し

ているためである。 Fig.4から L(=25-1 =31）の

時間幅を持つ信号が時間幅2の三角波に圧縮きれる

ことがわかる。つまり，符号長LのM系列符号で位

。

0 4 8 12 16 20 24 28 32 
time 

Fig. 3. The M叩 quencecode generated by the shift 

regist巴rcircuit of Fig. 2 (a). 

40 

30 

20 

1 0 

。

”1 0 
・32 ・24 ・16 ・8 0 8 16 24 32 

all zeros is given to ( w 1, w2，…，w5) as initial time lag 

valu巴s.Plus on the circuits indicates exclusive Fig. 4 . Autocorrelation of the M-sequence code 

OR. shown on Fig. 3 . 
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相変調された波形は相関計算によって，パルス幅は

2/L倍に縮小する。また，振幅はJr倍に増大する。

信号の時間幅をT, 2進符号の1ビットの時間l隔を

l/fc，すなわちボーレートをんとするとT=L／.んの関

係が成り立つから，パルス幅が2／.んに縮小し，振幅は

.[Tf;に増大すると書くこともできる。

M系列のパワースペクトルを計算すると，

・2(w/2fc)
ゆ（w)=s 
(w/2ん）2

を包絡線とするラインスペクトルになる（森田，

1984）。｜ω｜詮2πんにおけるゆ（ω）は，｜ ω｜豆2πんにおけ

る¢（w）に比較して無視できるほど十分小さい。この

ためんの正弦波をボーレートんのM系列で位相変調

）
 
a
 

（
 
d
u寸

3 

2 

。

0 10 20 30 40 50 60 70 80 
frequency (KHz) 

）
 

a凋
uzl
 
（
 

した信号は，

んーん＜！くん＋Jc (15) 

の範囲で強い振幅スペクトルを示す。 Fig.5 (a）は40

kHzの正弦波をlOkbpsのM系列符号で位相変調し

た信号のパワースペクトルである。 30kHzから50

kHzの範囲で強いパワーを示している。一方， Fig.

5 (b）は中心周波数が40kHzでスイーフ。l隔が20kHz

のchirp波のパワースペクトルである。やはり30

kHzから501王Hzの範囲で強いパワーを持ち，矩形

に近い周波数特性を示している。

FSKとPSKについて帯域幅，パルス幅，振幅の

比較を Table3に示す。 FSKにしろ PSKにしろ帯

域幅が広いほど圧縮後のパルス幅は短くなり時間分

）
 

L
U
 
（
 nu 

－
 

0.8 

0.6 

0.4 

0.2 

。

0 10 20 30 40 50 60 70 80 
frequency (KHz) 

Fig. 5 . Power spectra of a PSK signal to which a sin巴waveof 40kHz is modulated with the M-s巴quencecode 

of the fifth order at the baud rate of lOkbps (a) and of a chirp signal linearly swept from 30kHz to 50kHz 

(b). 

Table 3 . Comparision of the eff巴ctof puls巴compressionbetwe巴nFrequncy Shift Keying (FSK) and Phase Shift 

Keying (PSK) . 

baud rate of length of 
ロiax1mam

pulse sweep width of 
M-sequence compressed 

amplitude of 
band width 

length chirp signal 
code pulse 

compressed 

pulse 

＼＼  
2 
fJif FSK T fjf fjf 

Af 

＼ ＼  fc 
2 
Fτ 2fc PSK T 

fc 
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）
 
a
 
（
 nu
c
u
 

円〆』

4
1

1 0 

5 

。
ー5

ー10 

・15 

-2 0 
回 1200”80 0・400 0 400 800 1200 

time lag ( microsec ) 

）
 

L
U
 
（
 
n
U
 

A
U寸

30 

．‘ 
れ＇＂＇＇

IJ11 ' 

11・ド

20 

1 0 

。
・10 

-2 0 

-3 0 

ー40
幽 1200-800・400 0 400 800 1200 

time lag ( microsec ) 

Fig. 6 . Autocorrelations of a PSK signal to which a 40kHz sine wave is modulated with the M-sequence code 

of the fifth order at lOkbps (a) and of a chirp signal with a center frequency of 40KHz and a band-width of 

20kHz (b). 

解能が向上する。また，帯域幅と信号の時間幅の積

に比例して振幅が増大し S/Nが向上する。帯域幅

が同ーであれば， FSKによるパルス圧縮の効果は

PSKの21音である。 Fig.6の（a),(b）は Fig.5と同じ

位相変調波と chirp波の自己相関を示す。どちらも

30kHzから40kHzの帯域で強いパワーを持つが，

chirp 波の自己相関はより鋭いパルスとなり，パル

ス圧縮の効果が高いことがわかる。

PSK, FSKのどちらを用いてパルス圧縮をして

も数μsecよりも高い時間分解能で振幅が最大とな

る時刻を特定することができる。

(5) 機器の傾斜

機器を海底の安定した岩盤の上に設置できるとは

限らない。未団結の堆積層の上に設置する場合，自

重で機器が傾斜する可能性がある。送受波器の海底

からの高さを Zmとすると， 0.6°の傾きによって 2

点開の距離が1cm変化する。 0.1°の分解能をもっ傾

斜計を機器に取り付けて傾斜量を計測することに

よってこれを補正する。ただし，海底設置時に基線

方向と傾斜計の方向との関係を潜水艇等を使って調

べる必要がある。

3.考察

(1) 局所的な水温変動

基線の両端で水温，塩分，水圧を計測することに

よって，基線全体を含むスケールの水温，塩分，水

圧の変化については検出が可能で、あり，これにとも

なう音速場の変化は補正することができる。しかし，

基線長よりも短い局所的な音速場の変化は検出でき

ない。一般に水温は塩分に比較して変化が大きし

水温の局所的な変化（温度異常）によって音i車場が

局所的に変化する可能性がある。

どの程度の空間スケールの温度異常が10-sの歪測

定に影響するかを基線長を 1kmとして評価してみ

た。水深3000mの海底付近で，水温1℃，塩分35%，。

で均一な海水中において，基線の中聞に幅 w(m) 

の温度異常が発生した場合の走時を SEIS83 (Cher-

veny and Psencik, 1983）を使って計算した。温度

異常としては， Fig.7 (a）に示すように中関点でん

（℃）の大きさを持ち，水平方向にリニアに減少し，

幅wの両端で周囲の水温1℃に一致する水平分布を

与えた。一方，鉛直方向には温度変化がないとした。

んが0.1℃， 0.2℃， 0.01℃の場合について，また， w

がlOOm,200m, lOOOmの場合について計算した結
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口 ta= 0.1 'w = 100 。 ta= 0.1 'w = 200 
× ta = 0.2 , w = 100 

「T寸 1弘 ta = 0.2 , w = 200 
＋ ta = 0.01 , w = 1000 ／／： 
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Fig. 7 . (a) Horizontal distribution of the temperature anomaly which is given to calculat巴thevelocity field. (b) 

Simulated travel times of acoustic signals propagating the distance of lOOOm through the sea water with 

temperature anomaly of which distribution is given on (a). Solid line shows travel times in the sea water 

with no anomaly. 
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T（け (17) 

ここでzは噴出孔からの高き，rは水平距離である。

これに従うと噴出孔で350℃の熱水が噴出した場

合，噴出孔から水平距離で2m以上離れると，海底

からの高きが6mまでの範囲で温度異常は0.1℃以

果を Fig.7 (b）に示す。実線は温度異常がないときの

走時曲線を表す。

振幅十0.1℃，i隔100mの温度異常によって1.4cmの

距離の縮みに相当する伝搬時間の短縮が起こる。

Fig. 7 (b）に示きれる 5つの場合から，振幅ん（℃），

l幅w (m）の温度異常によって生じる誤差は，

下になることが計算される。したがって噴出孔から

2m以上離して基線を設定することによって距離測

定への影響を避けることができる。

仰式でモデル化されているのは高温の熱水が強い

浮力を伴って盛んに噴出している場合であり，低温

の地下水がゆっくり湧き出している場合には適用で

きない。海嶺域でも低温の水が湧き出している

(Bemis et al., 1993）し，沈み込み域でも低温湧水

は観測されている（LePichon et al., 1992）。低温

の水が海底付近に滞留して距離測定に誤差を与える

可能性は残る。湧水がある場所では，基線上の多点

で水温を測って滞留時間を調べる必要がある。

局所的な温度擾乱は，湧7j(を起源とするにしろ海

洋構造を起源とするにしろ，周期的な変動であるか，

もしくはある平衡点へ漸近する現象である。これに

0.14×ら×w (cm) 

によって見積もることができる。

lOOmスケールの温度異常が長期的に安定して存

在するとは考えにくい。 Meiniget al. (1993）は Juan

de Fuca Ridgeにおいて100m間隔で6台の水温計

を並べて400時間の連続観測を行っている。これによ

ると特定の水温計だけに記録される変化はあるもの

の，その継続時間は長くて20時間程度であり振幅も

0.05℃を越えていない。

熱水活動の激しい海嶺域では噴出する熱水による

温度擾乱が予想、される。 Bemiset al. (1993）は Juan

de Fuca Ridgeで有人潜水艇を使って水温分布を観

測し，熱水噴出干しから噴き出す熱水によって作られ

る混度異常の分布を次式でモデル化している。

(16) 
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Fig. 8 . Sound rays in the sea water of l℃ and 35%，。atthe depth of 3000 m. 

対して地殻変動は周期無限大の運動である。した

がって長期にわたって測定を続けることによって地

殻変動を起因とする変化を抽出できると考えられ

る。

(2) 地形に関する制約

一般に海水中の音速の鉛直分布は，水深700m付近

を極小として海面および海底に向かつて増加する傾

向を示す。このため水深lOOOmを越える海水中で水

平方向に発した音波の音線は下に凸の曲線を描く。

水深3000mの海水中における音線を SEIS83を用い

て計算した結果を Fig.8に示す。ここでフ'.k温は1°C,

塩分は35%，。で水平方向にも鉛直方向にも一定として

(3）式を用いて音速場を与えている。水平距離が1000

mの場合は鉛直方向に1.5m程度湾曲するにすぎな

いが， lOkmでは湾曲が150mに及ぶ。音源からの直接

波を受信するためには，機器の設置場所として凹地

もしくは傾斜地を選択する必要がある。

(3) 海流の影響

海流によって音速は変化する。基線方向の音速の

変化は双方向で計測を行うことによって，流速が1

m/secを越えない限り，測定誤差を105以下に抑え

ることができる（長屋・他， 1994）。また，基線に直

交する方向の海流があると，伝搬距離は長くなるが，

伸びの割合は流速が1.5m/secでも0.5×106であ

り影響はない。

4.結論

水深3000mの海底の2点間で音波の伝搬時間を計

測し，同時に水温，塩分および水圧をそれぞれ

0.003℃， 0.01%0, 1 m H20の精度で計測して音速

場の変化を補正することによって， 105の精度で歪

を測定することができる。基線長が1kmなら30～50

kHzの帯域幅を持つ信号波形を，また，基線長が10

kmなら10～20kHzの帯域幅を持つ信号波形を，直線

周波数変調もしくはM系列による位相変調によって

形成しこれを送信し，受信した波形と送信波形と

の相関を計算することによってcmの距離分解能を得

ることができる。

2点聞は必ずしもケーブルで結ぶ必要はなく，

10-5より高い精度を持つ時計で、送信時刻の同期をと

り双方向の伝搬時間を計測することによって105の

測定精度を維持することができる。

周囲の水温と0.1℃異なる海水が水平方向に

50～lOOmの範囲で存在すると，これを挟んで、の距離

測定にはcmの誤差が生じる。このような局所的な温

度擾乱は一般に安定ではないため，長期間の測定に

よって地殻変動と分離できる可能’性が高い。ただし，

低温湧水がある場合は滞留時間が長期である可能性

があるので，今後，実際に水温測定を行って低温湧

水の振る舞いを調べる必要がある。
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