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Abstract
　　The thickness of the Moho transition zone （MTZ） at the boundary between the Earth's crust 
and the subjacent mantle has a significant effect on seismic responses from the Moho.  We exam-
ined the seismic characteristics of Moho reflections （hereafter PmP） using Multi-Channel Seis-
mic （MCS） records obtained from high-quality seismic experiments in the western Pacific by Ja-
pan Oil, Gas and Metals National Corporation （JOGMEC）.  The MCS records show clear 
reflections at ～6‒10 km in depth from the ocean bottom in the north and south of Ogasawara 
Plateau; however, considering horizontal variations in PmP intensity, the nature of the MTZ var-
ies by location.  In seismic profile D00-D, across Ogasawara Plateau in the N-S direction, the 
PmP abruptly disappears far from the nearby seamount where the overlain sedimentary section 
shows less change.  In another case, shown in D00-C located 130 km west of D00-D, the PmP 
clearly shows a high-amplitude continuous reflection near the seamount's flank.  Data acquisi-
tion is relatively constant for the Ogasawara MCS reflection lines ; therefore, the difference in 
PmP intensity between D00-D and D00-C might relate to the nature of the Moho.
　　We calculated synthetic seismograms to evaluate the effects of MTZ thickness on seismic re-
flection records.  The results suggest that if the thickness of the Moho transition zone is less than 
1 km for the dominant frequency of 4 Hz, then PmP can be observed with the current MCS sur-
vey equipment.  If the dominant frequency of the MCS reflection survey is～15 Hz, penetrating 
down to the Moho depth, then the thickness of the Moho required to identify the PmP should be 
less than a few hundred meters.  Moreover, anisotropy assuming a strong olivine preferred orien-
tation in peridotite might affect the change of PmP intensity.  The MCS reflection records in the 
western Pacific and the western Philippine Sea Basin suggest that the thickness of MTZ varies 
from ～100 m to more than a few kilometers.  This is consistent with petrological observations in 
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I．は じ め に

　クロアチアの地震学者モホロビチッチ （Andrija 

Mohorovičić） は，1909年 10月 8日クロアチア
で起きた Kupatal地震の走時曲線において，震
央距離 175 km付近に折れ曲がりを発見し，大陸
地殻とマントルの （不連続的） 境界が存在すると
考えた （宇津, 1984; 地学団体研究会 1999; Ken-

nett, 2001）。彼は，深さ 50 kmに地殻とマント
ルの境界をなす （不連続的） 境界面があり，それ
より浅い部分のP波速度 （Vp） はVp＝ 5.6 km/s，
その境界面より下は Vp＝ 7.8 km/sを得た。こ
れが今日のモホ不連続面 （Moho discontinuity） 
と呼ばれる地殻とマントルの （不連続的） 地震波
速度境界である。
　さて，近代の地震観測による AK135モデルで
は，下部地殻の Vpは Vp＝～ 6.8‒7.0 km/s，マ
ントルでは Vp＝～ 8.0 km/sである （Kennett et 

al., 1995）。しかし，地殻とマントルの境界が，
どの程度の厚みを有するのか （極めて薄い境界
か？遷移層の厚さが例えば 5 kmでも良いの
か？） は明らかでなく，また地球全体にわたって
モホ面最上部の深さと遷移層の厚さは正確に求
まっているわけでもない。また，海域，島弧，安
定大陸下のモホ面の性質は同じであるか，モホ面
をなす地殻とマントルの境界の物質は何である
か，など解明されていないことは多い。
　この地殻とマントルの境界に対してはいくつか
のモデルが考えられている。例えば， （1） モホ面
は海洋地殻を表すバサルト （玄武岩）・ガブロ （は

んれい岩） が温度と圧力の上昇により相転移しエ
クロジャイト （榴輝岩） 相となる相転移の境界で
あるとするモデル。また， （2） 下部地殻物質と考
えられるガブロやグラニュライトのようなマ
フィック岩とかんらん岩を主とする超マフィック
岩石との物質境界とするモデルもある。
　1960年後半から 1970年代はじめ，海域ではソ
ノブイや火薬発破により海洋地殻構造調査が行わ
れ，典型的な海洋地殻の厚さ （d） は 6‒7 km程度
あり，第 1層 （堆積層），第 2層 （Vp ＝ 5.07±
0.63 km/s; d ＝ 1.71± 0.75 km），第 3層 （Vp ＝
6.69± 0.26 km/s; d ＝ 4.86± 1.42 km） とマン
トル （8.13± 0.24 km/s） で大別された （Raitt et 

al., 1973）。その後，Spudich and Orcutt （1980a, 

b） は，屈折法の観測データを詳細に比較した結
果，海洋地殻の第 2層と第 3層は物質の違いを
示すような層ではなく，単にバサルト質の岩石中
の空隙が圧力上昇により閉じることにより生じた
ものであると結論した。
　地震学的に得られた海洋地殻構造は，岩石学的
観点から地上で観察されるオフィオライト 

（Ophiolite） と比較された。岩石学においてはオ
フィオライトに見られるガブロとかんらん岩の境
界はモホ面の一つのモデルと考えられている （例
えば, 海野, 1995; 上杉ほか, 2003; 荒井・阿部, 

2003, 2008）。オマーンにおけるオフィオライト
の観察から得られた結果は，海洋地殻・海洋マン
トルモデル （ペンローズ・モデル）（Conference 

Participants, 1972） に重要な貢献をしている （図
1A）。

Oman ophiolite, sections of oceanic crust, and possible mantle rock, showing that the thickness of 
the mafic crust to ultra-mafic mantle transition varies from an order of meters to a few kilome-
ters.
　　The next target of the IODP seems to be to obtain the mantle constituent materials below 
the Moho and to explore the nature of the Moho.  Considering the large heterogeneity of MTZ 
even in the oceanic region, the IODP drilling site to drill to the Moho depth should be carefully 
selected based on an understanding of the geophysical background of the proposed sites.

Key words： Moho, mantle, crust, peridotite, gabbro, MCS reflection records, deep-sea drilling

キーワード： モホ，マントル，地殻，かんらん岩，ガブロ，MCS反射記録，深海掘削
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　最近の精密海洋調査によれば，典型的な海洋地
殻とはデータ密度が粗い時代の地殻構造モデルで
あり，実際の地殻構造は極めて不均質であること
がわかりつつある。低速拡大の海嶺などにおける
深海掘削から，ペンローズ・モデル以外にもいく
つかの海洋地殻モデルが提案されている （例えば, 

Dick et al., 2006, 図 1参照）。
　IODP （Integrated Ocean Drilling Program：
国際深海掘削計画） では，1960年代に到達でき
なかったモホール計画 （Bascon, 1961） の意志を
受け継ぎ，マントルにまで達する超深度掘削を計
画している （Christie et al., 2006）。この研究計
画では，世界で初めてモホ面まで掘削し，マント
ル物質をじかに手に入れることを第一の目標とし
ている。
　本論文では，西太平洋からフィリピン海の海域
において取得されたMCS （Multi Channel Seis-

mic :マルチチャンネル地震探査） 反射断面を用

い，モホ面からの反射波がどのように観察される
かを述べ，海洋の地殻‒マントル境界の反射断面
上の特徴を挙げ，それから推定されるモホ遷移層
の性質を議論する。特にMCS反射記録上のモホ
面反射特性の場所による変化を理解するため，理
論地震波形を用いてモホ面の P波の反射波であ
る PmPはどう見えるべきかを議論する。エアガ
ンを震源とした反射法では，モホ面まで到達する
地震波の卓越周波数が 15 Hzとすると，地震波
の 1/4波長程度までが選別可能であれば垂直分解
能は，～ 130 mとなる。

II．モホ面に関する岩石学・岩石物性の
見方と大陸でのモホ面   　　　

　後に述べる海域のMCS反射法の結果と波形シ
ミュレーションの結果と比較する上で，関連する
現在までの岩石物性測定から想定されるモホ面 

（遷移層） の性質，モホ面の性質に関する岩石学

図 1　海洋地殻・マントルの岩石学的モデル（after Dick et al.， 2006）．
（A） はペンローズ・モデル，（B） は修正ペンローズ・モデル，（C） は Cannatモデル，
（D） は Hessモデル．

Fig. 1　Petrololgical models of oceanic crust and mantle （after Dick et al., 2006）.
 （A） Penrose model, （B） modified Penrose model, （C） Cannat model, and （D） Hess model.
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的背景，大陸・島弧での反射法・屈折法調査の研
究の一端を紹介する。
　1）岩石の地震波速度から見たモホ面
　1960年代から，地表にでる岩石や深部由来の
捕獲岩 （ノジュール） の高圧下での P波速度 

（Birch, 1960, 1961; Simmons, 1964a; Christensen 

and Salisbury, 1979; Christensen, 1982; Salisbury, 

2003） や S波速度の測定 （Simmons, 1964b） が
精力的に行われた。これらの測定結果から，バサ
ルト，ガブロ，角閃岩，グラニュライトなどのマ
フィック岩の示す P波速度はエクロジャイトや
かんらん岩 （レーゾライト，ハルツバージャイ
ト，ダナイト） などの超マフィック岩のそれとは
明瞭な違いがあることがわかった。しかし，岩石
のもつ P波や S波速度は空隙率，温度，圧力，
弾性波異方性に依存する （例えば, 北村・増田, 

2005）。
　P波や S波速度に与える圧力と空隙 （破砕度） 
の影響は，200 MPa （深さ～ 7 km） 程度の深さ
の圧力がかかれば閉じた空隙による速度低下も落
ち着き，圧力依存性も小さくなる。岩石がほぼ等
方的であると見なせる場合，温度が一定であれば
異なった岩石試片の圧力下の測定値を互いに比較
することが可能になる。熱膨張の依存性を抑える
に十分な程度の圧力下では速度の温度依存性はそ
れほど大きくなく，温度の影響を見積もることが
できる。ただある種の岩石では温度上昇に伴い構
成鉱物の相転移を生じ，速度が変化するものもあ
る （Kono et al., 2004）。
　岩石は巨視的な構造組織 （層状構造） や，割れ
目の方向性や，岩石を構成する鉱物とその結晶軸
の選択的方位の程度により地震波の異方性 （伝搬
方向と S波の振動方向） を示す （例えば, 笠原ほ
か, 1968a, b;西澤, 2005;道林, 2008）。構成鉱物
の結晶軸の選択方位や構造的異方性があまりなく
岩石試片が巨視的に等方的であると仮定すると，
おおざっぱには堆積物 （未固結堆積物：深海性堆
積物・陸源堆積物）‒堆積岩類 （泥岩，砂岩，頁岩
など）‒火山岩類 （流紋岩，アンデサイト，バサル
ト）‒フェリシックな火成岩類 （硅岩，花こう岩，
トーナル岩など）‒（変成岩類：結晶片岩，片麻

岩）‒マフィック岩類 （角閃岩，ガブロ，輝石岩，
メタガブロ）‒超マフィック岩類 （エクロジャイ
ト，レーゾライト，ハルツバージャイト，ダナイ
トなど） の順で地震波速度が増加する （例えば，
Salisbury et al., 2003）。マフィック岩類は Vp＝
～ 7.0 km/sを示すが，超マフィック岩類は Vp

＞ 8.0 km/sを示す。大陸や島弧の浅部は花こう
岩的岩石からなると考えられ，その Vp は
6.0 km/s以下である。地震学的観測，高圧実験
からの P波速度測定と地質学・岩石学的観察に
よると，“花こう岩的地殻＋ガブロ・グラニュラ
イトからなる地殻”と“かんらん岩 （レーゾライ
ト，ハルツバージャイト，ダナイト） からなるマ
ントル”との境界がモホ面であると推定される。
その移り変わりの程度 （モホ遷移層の厚さ） は，
岩石物性だけではわからない。
　地殻とマントルの境界をマフィック岩と超マ
フィック岩の境界とする考えに対し，過去海洋の
下部地殻が蛇紋岩化したかんらん岩であるとの考
えもあり （Hess, 1962） 一部の海洋地殻・マント
ルモデルに取り入れられている （Dick et al., 

2006）。かんらん岩が水により変質して蛇紋岩に
なると地震波速度は低下し （例えば, 笠原ほか, 

2003） 地震波速度により地殻物質と蛇紋岩との区
別がつかなくなる。
　2）岩石学的観察
　オマーン・オフィオライトは，海洋地殻・海洋
マントルが地表に露出した事例と考えられ，もっ
とも良く研究されている。オマーン・オフィオラ
イトには，次のような特徴をもつ厚さ 6‒7 kmの
地殻相当岩石と，それに接してマントル構成物質
と考えられる岩石が観察される （Nicholas, 1989; 

海野, 2003; 上杉ほか, 2003）。オマーン・オフィ
オライトにおいては，地殻‒マントル境界の厚さ
は 1 m‒1 kmと極めて変化が大きい （荒井・阿部, 

2003）。オマーン・オフィオライトを海洋地殻・
マントルと考えて地殻上部からマントルまでのよ
うに岩石を並びかえると，浅い方から，
　（1） 岩脈 （ダイアベース） 
　（2） 葉脈状・等方的ガブロ
　（3） 層状ガブロ （レーヤードガブロ） 
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　（4）  モホ遷移層 （ウエーライト，ダナイト，ト
ロクトライト，ガブロシル，クロミタイ
ト） 

　（5）  ハルツバージャイト＋ガブロ脈，輝石岩
脈，ダナイトベイン

　これは既に述べたペンローズ・モデル （Con-

ference Participants, 1972） の図1Aと似ている。
オマーンにおける露頭から，モホ遷移層と推定さ
れる露頭の部分では，ウエーライトやダナイトを
主とする超マフィック岩石が層状ガブロを貫入し
たり，マントルかんらん岩の巨大なブロックが取
り込まれたりしている （ミックス・モホ遷移層モ
デル）。マントルかんらん岩はほとんどハルツ
バージャイトであると推定されている （海野, 

1995, 2003）。この地表に露出するオマーン・オ
フィオライトをモデルとした海洋地殻・マントル
の岩石モデルは海洋域の地殻モデル （Dick et al., 

2006, 図 1A） にもっとも近いと思われる。
　近年，DSDP （Deep Sea Drilling Program），
ODP （Ocean Drilling Program），および IODP

においてマントルまで掘削する試みが何カ所かで
試みられるがいまだに成功していない。もし，マ
ントルが直接海底に露出しているか，地殻のごく
浅い部分までマントルの地震波速度をもつような
物質がある場所を見つけられれば，モホ面の性質
も解明できるはずである。南西インド洋海嶺のコ
アコンプレックス1）と考えられているアトラン
ティス海台 （Nicholas, 1989; 海野, 2003） では，
無人潜水艇のかいこう 10Kのダイブ＃ 643＋
649の潜航調査の際，ガブロ～かんらん岩 （レー
ゾライト） への遷移が連続的に観察された （松本
ほか, 2003） が，同じ海台の少し離れた場所での
深海掘削 ODP-Leg 118航海 （Von Herzen et al., 

1991） およびLeg 176航海 （Natland et al., 2002） 
を通して深度 1,508 mまで掘削された掘削孔
735Bにおいては，かいこう 10Kで見つかったよ
うなガブロとかんらん岩層の境界には達しなかっ
た （Dick et al., 1991, 1999）。同じくコアコンプ
レックスと考えられている大西洋のアトラン
ティックマッシフでは，ドレッジや屈折法地震探
査からマントル物質が海底直下に存在すると考え

られた （Collins and Detrick, 1998） が，IODPの
Exp. 304 & 305航海の際，掘削孔U1309Dでは海
底下 1,415.5 mの深さまで掘削してもガブロ （ト
ロクトライト） ばかり産出しかんらん岩層には達
することはなかった （Blackman et al., 2006）。パ
レスベラ海盆の通称ゴジラムリオンと呼ばれる場
所もコアコンプレックス （メガムリオン） と考え
られている （Ohara et al., 2007）。この場所では
海底にかんらん岩層が露出するが，地殻浅部にか
んらん岩層を示すような P波速度構造と蛇紋岩化
を示すような Vp/Vsは得られなかった （Ohara et 

al., 2007）。このことは，この場所においては蛇
紋岩化作用により地殻とマントルが一体化してい
ないことを示唆する。大西洋中央海嶺の 15°20′N
では海底に大量のかんらん岩が露出している。
ODP の Leg209航海では 14°43′N‒15°39′Nにお
いて 8カ所で深海掘削が行われ，ガブロとレーゾ
ライトかんらん岩が採取された （Kelemen et al., 

2004）。その採取されたかんらん岩はほとんど変
形していないけれども局所的な剪断破砕帯だけに
存在する （Dick et al., 2006）。このことから，マ
ントル物質が局所的な地殻の断裂によってマント
ルから海底にもたらされたと考えられる （Kele-

men et al., 2004）。東太平洋海膨 （East Pacific 

Rise） の高速拡大軸に近い Hess Deepでも海底
にかんらん岩が露出している。これらの事例にお
いて，海底に露出するかんらん岩はマントルが海
底に露出するというより，蛇紋岩化したかんらん
岩がその浮力と柔らかさ （流動性） が原因ですべ
り帯に沿って深部物質が海底に現れたものである
と考えられ，海底深海掘削から直接モホとマント
ルの性質を明らかにすることはできていない。
　3）大陸と島弧の地殻とモホ面
　本論文では海洋のモホ面を議論するのである
が，陸域からわかっているモホ面とその特徴を紹
介する。陸域におけるMCS反射法地震探査を用
いた深部探査は DEKORP （Deutsches Konti-

nentales Reflexions Seismisches Programm），
COCORP （Consortium for Continental Reflec-

tion Profiling），BIRPS （British Institutions 

Reflection Profiling Syndicate : BTIRSPS home 
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page），LITHOPROBEとして行われた （例えば, 

Barazangi and Brown, 1986; Matthews and 

Smith, 1987）。LITHOPROBEはカナダの盾状
地の地殻および上部マントルの構造を求める研究
であり，それらから地震学的特徴として，反射面
の少ない透明な上部地殻，反射面の多い下部地殻
と連続性の良いモホ面，地震学的に反射面の少な
い上部マントルが示された （Bezdan and Haja-

nal, 1996; Clowes et al., 1996）。AG-48という測
線ではマントル内部に達する傾斜した反射面が存
在する。ドイツにおける反射法測線 DEKORP 

（DEKORP home page） の 1A‒1C，3ではかな
り明瞭なモホ反射面 （TWT: Two Way Time～
10 sec） が見られる。しかし，上部地殻内，下部
地殻内の反射は場所により複雑に変化する。
　日本においては，爆破地震動のグループが地震
波屈折法・反射法による調査を行ってきた。東北
日本の太平洋岸の地震波形 （REGS90） において 

PmP2） が観測されたと解釈した （飯高ほか, 

2007）。彼らによれば，PmPは単純な波形では
なく長く続く後続相があることから，東北日本の
最上部マントルでは不均質性が高いとした。レ
シーバー関数から求められた日本列島下のモホ面
については汐見ほか （2008） に譲る。中国大陸の
下でも屈折・広角反射法実験によって明瞭な
PmP，SmSが観測される。地表震源の場合，河
北省においては，PmPや SmSは震源距離＞ 40 

kmで後続波として明瞭に観測される （Hongui Ge, 

私信）。

III．海域の反射法探査：大水深基礎調査に
  よって得られた反射法断面の概要

　1998年から 2007年まで，10年間にわたり日
本南方海域の大水深域の石油天然ガス資源などの
賦存状況調査を目的とした国家的プロジェクト
が，当時の通産省，現在は経済産業省により実施
されている。これに基づき，当時の石油公団，現
在は独立行政法人石油天然ガス・金属資源機構 

（JOGMEC: Japan Oil, Gas and Metals Nation-

al Corporation） は，大水深における石油資源等
の探査技術等基礎調査 （大水深基礎調査） を行っ

ている。この大水深基礎調査の際，大容量エアガ
ンを用いた地震波反射法調査 （MCS Survey: Multi 

Channel Seismic Survey） が行われた （例えば, 

Higuchi et al., 2007）。データ取得作業は 1998‒
2003年の間に実施され，総測線長は 26,864 km

に及ぶ。測線位置を図 2に示す。以下にMCS調
査の概要を述べる。詳細仕様は Higuchi et al. 

（2007） にまとめられているので参照されたい。
震源には Boltまたは I/O VS-X Sleeveエアガン 

（エアガン容量 3,500‒8,204 in3 （57.35‒134.44 

liter），エアガン圧力は～ 2,000 psi （～ 1.4×
107 Pa）） が用いられ，ショットの間隔は 50 m で
あった。MCS反射法としてのエアガン容量は通
常の石油資源探査と同等である。また受振器には
長さ 3,000‒7,050 mのハイドロフォン・ストリー
マー （チャンネル数は 240‒480 ch） が用いられ
た。これらは海域の反射法調査としては十分な容
量，圧力，重合数を得るストリーマー長とエアガ
ンの発震点間隔であるといえるが，地殻内の反射
構造を調査する目的であったことでもありモホ面
検出の可能性についての検討は十分とはいえな
い。得られたデータに対しては，通常の反射法処
理 （共通反射点 （CMP） 編集，最小位相変換，振
幅回復処理，デコンボリューション，速度解析，
デマルチ処理，ノーマルムーブアウト （NMO），
ミュート （インナー，アウター），CMP重合，時
間マイグレーション （F-K），タイム・ヴァリア
ラント・フィルター，深度変換） が行われた （処
理法に関しては例えば，Yilmaz （2001） など参
照）。また，全測線長のうち特に重要な約
8,000 kmについては波形ひずみを最小に押さえ
たマイグレーション処理であるPSDM （Prestack 

Depth Migration） 処理も行われた。Higuchi et 

al. （2007） では，この反射記録を用いて堆積物の
性質やテクトニクスについて議論がなされてい
る。また，大水深で取得された反射法データを再
処理して小笠原海台周辺の沈み込みとテクトニク
スを議論した報告 （Miura et al., 2004; Tsuji et 

al., 2007） がある。Tsuji et al. （2007） は本論文
で議論したと同じ小笠原海台付近の大水深基礎調
査の測線 D00-1，D00-3，D00-Cの測線の一部の
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反射記録を用い，地殻内およびモホ面について議
論した。これについては考察で触れる。
　本論文では西フィリピン海盆および小笠原海台
付近のより広い範囲についてモホ面に対する

MCS反射断面の特徴の記載に主眼をおき，物質
と地震学的な観点から地殻深部～モホ面に特化し
た議論を行う。やや長くなるが，反射記録の地質
的背景の理解を助けるため，およびモホ面の反射

図 2　 1998‒2003 年の間に JOGMEC により大水深基礎調査で取得された MCS 反射法調査測
線位置．
（a）測線全体．（b）七島海嶺～小笠原トラフから伊豆小笠原海嶺～小笠原海台周辺の
海底地形と測線位置．（c）D98-A，D98-8 測線付近の海底地形と測線位置．（d）D99-B
測線に沿った海底地形と測線位置．

Fig. 2　 （a） Index map showing MCS survey lines collected by Japan Oil, Gas and Metals Na-
tional Corporation （JOGMEC）. （b） Bathymetric map of Ogasawara Trough ‒ Ogasawara 
Plateau. Seismic lines D00-1, D00-3, D00-C, and D00-D in bold. （c） Bathymetric map of 
Amami Sankaku Basin, Kyushu ‒ Palau Ridge and Shikoku Basin. Seismic lines D98-A and 
D98-8 in bold. （d） Bathymetric map of Daito ridge ‒ south Daito Basin ‒ Oki Daito Ridge ‒ 
Okidaito Cliff ‒ west Philippine Basin ‒ CBF-Rift. Seismic line D99-B is shown in bold. We 
use topographic names based on the reference data set published in 1996 by the Japanese 
Maritime Safety Agency.



 12―　　―

特性に影響を与える可能性のある堆積層，地殻内
の反射面の特徴も合わせて記述することにする。
　本論文では明瞭な地層内に連続的な反射が見え
る層を堆積 （起源の） 層，その下のはっきりした
反射面が見えない部分がバサルトなどの火山岩と
考え，その境界に位置する強振幅で連続性のよい
反射面を A-Ref （A-Reflector：反射面 A） と呼ぶ。
この A-Refは反射法地震探査で通常音響基盤 

（Acoustic basement） と呼んでいるものに相当す
るが，海山や海台周辺では必ずしも一致しない。
また A-Refの下にあるものがその場で固結した
火山岩かどうかは反射法断面だけでは判断できな
い。掘削コアの記載レベルでは何枚もの粘土層，
チャート層を挟んだ枕状溶岩とシート状溶岩の互
層かもしれない。また混乱を避けるために，海面
下の深さを BSS （Below Sea Surface），海底下
の深さを BSF （Below Sea Floor） とし，A-Ref

と推定モホ面の鉛直方向の距離を地殻の厚さと呼
ぶことにする。
　反射断面上の反射面の凹凸の真否については注
意を要する。マイグレーション時間断面における
反射面の凹凸はその上を覆う地層の P波速度，
特に堆積層の厚さと P波速度に大きく依存し，
マイグレーション深度断面においては時間から深
度への変換において用いた P波速度プロファイ
ルの精度 （正確さ） に依存する。大水深基礎調査
の通常深度変換は重合速度解析から求められた速
度構造を用いている。その構造は，おおむね海底
面から A-Refまでが 1.6‒3.5 km/s，そして A-Ref

から推定モホ面が 3.5‒7.0 km/sである。また
A-Refや推定モホ面までが確認できない領域は，
BSF＝～ 15 km付近まで 2.0‒7.0 km/sで深度方
向へ増加する速度が推定される。この BSF＝
（A-Ref‒直下） ～ 15 kmの区間速度誤差は深くな
るほど大きくなり，モホ面直上では～± 10％に
達するだろう。仮に地殻の厚さを 7 kmとする
と，A-Ref から下の地殻の厚さの誤差は±
0.7 km程度であろう。
　反射法記録断面 （時間断面と深度断面） を図 3‒
9に示した。時間断面と深度断面は反射面の見え
方にやや差がある。Spは 50 mごとのエアガン

発震番号である。反射記録だけでは，モホ面直下
の P波速度がマントル物質の性質そのものを表
すかどうかは確定できない。
　1）  大水深基礎調査反射記録に見られるモホ

面：小笠原海台周辺のMCS反射断面の特
徴 （図 3‒6） 

　小笠原海台周辺のMCS反射記録は大水深基礎
調査で取得されたデータのうち，震源として大
容量エアガン （エアガン容量 8,204 in3 （134.44 

liter），エアガン圧力 2,000 psi （～ 1.4× 107 Pa）） 
を用い，受振システムとして高精度データ取得 

（ストリーマー長 6,000 m，チャンネル数 240 ch） 
されたものである。
　反射断面に見られる海面下の深さ 11‒17 kmの
深部反射面は，大水深基礎調査で得られた反射記
録だけではモホ面かどうかは確認できないが，こ
れとは別に反射法・屈折法の速度解析が進んでい
る大陸棚画定調査の結果を参考にすると，モホ面
を表す反射面に相当すると考えられる （例えば, 

及川ほか, 2007a）。OBSとエアガンを組み合わ
せた屈折法・広角反射法の解析によって得られた
A-Refとモホ面の深度は，同じ測線上で同じエア
ガン容量で得られた高精度MCS反射記録と極め
て良い一致を示すことが明らかになった （笠原ほ
か, 2007; 田中ほか, 2007）。反射断面だけから推
定したモホ面と考えられる反射面を“推定モホ
面”，屈折法・広角反射法から地殻～マントルに
相当する地震波速度の急変部を “真のモホ面” と
する。本論文では，反射面としてモホ面に相当す
る深部反射面を “推定モホ面” と記したが，以上
の理由により，“真のモホ面” であると考えてよ
い。
　反射法深度断面においてモホ面に凹凸があるよ
うに見えたとき，前述の時間断面から深度断面へ
の変換における水平方向に変化の少ない速度構造
を用いるので即座に推定モホ面に凹凸があるかど
うかは結論できないが，時間断面も併用しながら
三地域にわたる各測線を比較することから推定モ
ホ面の特徴を明らかにしたい。
　1-1）測線D00-1 （Sp1,001‒Sp19,774） （図 3）
　この測線は，27°N付近を東西に，西七島海嶺
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から七島硫黄島海嶺 （沢海山，土曜海山）‒小笠原
トラフ‒（伊豆） 小笠原海嶺‒伊豆小笠原海溝‒北西
太平洋に至る長さ 938.70 kmに及ぶ長大測線で
あり，Sp4,900付近の 147°E付近で測線 D00-C 

（図 2） と，また Sp1,900付近の 149°E付近で測
線 D00-Dと交差する。
　この測線東部 （Sp2,500‒Sp8,000） では海底地
形はほぼ平坦であるが，BSF＝ 0.5秒 （TWT），2.3

秒 （TWT） に強振幅で連続性のよい反射面をもつ 

（図 3a，時間断面）。堆積層の厚さは朝陽海山か
ら Sp4,300では 500 m‒1 km，Sp4,300‒Sp6,000

では 400‒800 m, Sp6,000では 400 mから次第に
厚くなり，松原海山の東側 （Sp8,000） では 1.5‒
2.5 kmとなる。深度断面 （図 3b，深度断面） 上
において，朝陽海山付近では A-Refは水平で平
坦であるが Sp6,000‒Sp8,000で西傾斜である。
Sp 4,300と Sp6,000は，堆積層の厚さの変化，
海底地形の凹凸と A-Refの起伏から断裂帯に位
置すると考えられる。
　推定モホ面は Sp7,440付近から Sp2,100付近 

（145°E付近の松原海山から 149°E付近の朝陽海
山端） まで，BSS＝ 12‒13 km付近に確認できる
が比較的連続性が不明瞭である。また推定モホ面
は深度方向± 1 km程度の凹凸があり，A-Refと
はほぼ並行関係をもった記録断面が得られている
が，TWTと深度 （km） の違いはあるものの深度
断面 （図 3b，深度断面） に比べ時間断面 （図 3a，
時間断面） では推定モホ面の凹凸は小さい。ここ
で地殻の厚さは～ 5‒6 kmであり A-Refと推定モ
ホ面の間には顕著な反射面は確認しにくい。また
海山周辺は推定モホ面の連続性がさらに不明瞭で
ある。
　松原海山から西に向かうと Sp11,800付近で伊
豆小笠原海溝に至る。Sp11,000から海溝軸まで
は堆積層の厚さは 600 m程度であるが，Sp 

11,00‒Sp12,000の BSS＝ 13 km付近にわずか
にモホ反射面らしきものが確認できるのみであ
る。また小笠原海溝より東側において，海山直下
では例外なく A-Refと推定モホ面からの反射が
確認できない。
　伊豆小笠原海溝を越え，小笠原海嶺～小笠原ト

ラフ・七島硫黄島海嶺では明瞭なモホ面に相当す
る反射面は見えない。Sp16,000より西側の土曜
海山～沢海山およびその西方でもモホ面からの反
射を確認することができない。小笠原トラフでは
堆積層は著しく厚くもっとも厚い場所で 5 kmに
達する。
　1-2）測線 D00-3（Sp931‒Sp17,667） （図 4） 
　この測線は，測線 D00-1の約 200 km南方の
25°N付近を東西方向に，七島硫黄島海嶺‒小笠原
トラフ‒伊豆小笠原海嶺‒マリアナ海溝‒小笠原海
台‒北西太平洋 （半沢海山南方，ほとけの座海山） 
に至る長さ 836.85 kmに及ぶ長大測線である。
測線 D00-1と測線 D00-3の間には小笠原海台か
ら東方へ延びる小笠原海台 （Michelson Ridge），
半沢海山，片山海山がある。この測線は，
Sp4,800付近で測線 D00-Cと，Sp2,200付近で測
線D00-Dと交差する （図 2）。
　この測線東部のほとけの座海山と半沢海山南方
の海山の間 （Sp3,000‒Sp3,500） には強振幅で連
続性のよい反射面をもつ堆積層 （Vp＝～ 1.6‒
3.5 km/s） があり，その厚さは約 2 kmである。
この堆積層は Sp4,800でもっとも厚く，～ 3 km

あり，西の小笠原海台に向かって薄くなる。堆積
層内には強振幅の連続した反射面が数枚確認でき
る。
　同じく測線東側のほとけの座海山斜面 （Sp 

2,000‒Sp2,500） に A-Ref相当の反射面が見られ
る。この A-Refは，ほとけの座海山近傍ではほ
ぼ水平な構造をもち，半沢海山南方の海山から西
の小笠原海台に向かって深度が浅くなる。また
A-Refは，Sp7,000から西に向かってその振幅が
弱くなる。
　推定モホ面は，Sp2,000‒Sp2,500，Sp3,000‒
Sp3,500において，BSS＝ 14 km付近に連続的
でかつ明瞭に確認できる。この推定モホ面は，深
度変換に用いた速度仮定が正しいかどうかの問題
があるものの，凹凸が緩やかで A-Refとは並行
関係をもつ。本測線における A-Refから推定モ
ホ面間の地殻の厚さは 5‒6 kmであり，その間の
地殻内に顕著な反射面は見られない。これは，測
線 D00-1のそれとほぼ同じ特徴である。ほとけ
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の座海山周辺に確認される A-Refと推定モホ面
は，ほとけの座海山の西側斜面に明瞭な反射面が
確認できる点で他の海山のそれとは有意に異な
る。特に Sp2,000‒Sp2,500では，海山の西側斜
面深部に A-Refと推定モホ面が確認でき，これ
は海山直下に反射面が確認できない領域，例えば
前に述べた測線 D00-1にある海山周辺や本測線
上にある半沢海山の南方では海山斜面に A-Ref

やモホ面を確認できない。
　Sp4,500の海山の下では推定モホ面からの反射
は確認できないが，周辺の推定モホ面の構造はこ
こを頂点として下に凸の構造を示す。これはほと
けの座海山 （Sp2,400） でも同様の構造が確認で
きる。
　半沢海山南方の海山から小笠原海台までの
Sp4,800‒Sp9,000付近において海底は比較的平
坦であり，それと呼応して比較的凹凸の少ない推
定モホ面から振幅の強い反射が 220 kmの距離に
わたり連続的に確認できる （図 4）。この推定モ
ホ面の反射強度は，Sp5,500から Sp7,300で特
に強く小笠原海台へ向かって弱くなる。また推定
モホ面の連続性は，他の海山と似て小笠原海台に
近づくに従い不明瞭になる。
　Sp12,300付近でマリアナ海溝を横切り，小笠
原海嶺から小笠原トラフ・七島硫黄島海嶺に至
る。この領域では地殻が厚くなることもあってモ
ホ面からの反射は確認できない。
　1-3）測線 D00-C （Sp1,001‒Sp7,668） （図 5）
　この測線は北西太平洋‒半沢海山‒小笠原海台南
方に至り，長さは 333.40 kmである。Sp2,600

付近の 147°E，27°Nにおいて測線 D00-1と，Sp 

7,100付近の 148°E，25°Nにおいて測線 D00-3

と交差する南北の測線である。
　半沢海山の北側では A-Refは比較的浅くまた
凹凸が激しい。さらに Sp1,000‒Sp4,000の間で
は 500‒800 mと堆積層の厚さは薄い。そこから
半沢海山に向かいやや厚くなる。半沢海山の下で
A-Refの同定が難しく，さらに深部からの反射を
認めることができない。Sp6,000を過ぎ測線南端
まで，半沢海山の南の海盆では著しく堆積層の様
子が変わる。A-Refを基底とする堆積層は，半沢

海山にもっとも近い部分の厚さは 5‒6 km，南へ
行くに従い～ 2 kmと薄くなる。またこの領域に
おいて A-Refは凹凸が少なく比較的なだらかで，
A-Refと海底の間には半沢海山の北側と異なり水
平な反射面が多数存在する。
　本測線において，推定モホ面の特徴は半沢海山 

（小笠原海台の延長） の北側と南側で有意に異な
る。まず北側の Sp1,100‒Sp3,300付近において，
推定モホ面からの反射強度は弱くそして連続性は
低い。モホ面の BSS深度は半沢海山へ向かって
11 kmから 12 kmへとやや深くなる。Sp3,300‒
Sp4,700の間また半沢海山の直下で，推定モホ面
の反射面は確認が難しい。次に半沢海山の南側
Sp6,000‒Sp7,668では，北側に比べ推定モホ面
からの反射は連続的でかつ振幅が強く，また
A-Refと推定モホ面はほぼ並行している。地殻の
厚さは～ 6 km，A-Refの上面を水平に戻して考
えたときの地殻の厚さは 4.5‒5 kmである。推定
モホ面の深度は半沢海山の南裾で BSS＝ 17 km

から，南端で BSS＝ 13 kmと著しく変化し，そ
れは半沢海山の北側 （北西太平洋） と比べ有意に
深い。以上まとめると，本測線において，推定モ
ホ面は，半沢海山の南側において強振幅で連続性
のよい反射面をもち，BSS＝ 17 kmまで確認で
きる。また反射面の連続性が次に述べる測線
D00-Dの片山海山東方裾野とは有意に異なり，
半沢海山の南側で反射面の振幅がやや弱くなるこ
とはあるものの，その連続性に変化はない。反対
に半沢海山の北側で推定モホ面は広い範囲で振幅
が弱く連続性も乏しい反射面をもち，BSS＝
12‒13 kmまでしか確認ができない。また他の測
線同様 A-Refと推定モホ面の間の地殻内に反射
面が見られない。
　1-4） 測線 D00-D （Sp1,001‒Sp7,068） （図 6）
　この測線は，長さ 303.40 kmの南北測線で，
Sp6,200で測線 D00-1と，Sp1,700付近で測線
D00-3と交差する。測線は Sp6,000付近で朝陽海
山を，Sp3,400付近で片山海山東方を，Sp2,300

付近でほとけの座海山を横切り測線 D00-Cと並
行している。
　この測線では Sp4,000‒Sp5,400で片山海山に
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a）

b）

図 3　測線 D00-1の MCS反射記録（Sp1,001‒Sp19,774）．
27°N 付近を東西に，西七島海嶺から七島硫黄島海嶺‒小笠原トラフ‒伊豆小笠原海嶺‒北西伊豆小笠原海溝‒北西太平洋に至る測線長 938.70 km．Sp4,900 付近の
147°E 付近で測線 D00-C（図 2）と交差する．また，Sp1,900 付近の 149°E 付近で測線 D00-D と交差する．測線位置と海底地形は図 2a，b を参照．（図 3‒9）すべ
て黒矢印は主要な反射相を示す． （a）時間断面，（b）深度断面（深度：水平距離：12x）．

Fig. 3　 Seismic line D00-1 （Sp1,001‒Sp19,774） is oriented approximately perpendicular to the trench axis （27°N）, crossing west Sitito Ridge ‒ Sitito-Iwojima Ridge ‒ Ogasawara 
Trough ‒ NW Izu-Bonin Trench ‒ NW Pacific Basin. The location is shown in Fig. 2a and 2b. The total length of the seismic line is 938.70 km. S.P. ＝ Shot Point, shot in-
terval ＝ 50 m. Cross lines are labeled with a vertical line and a line name. Seismic line D00-C crosses at around 147°E at Sp4,900 and D00-D crosses at around 149°E at 
Sp1,900. Black arrows show major reflections. For Fig. 3‒9, （a） Uninterpreted seismic time section. （b） Interpreted seismic depth section. Vertical exaggeration （V.E.） is 12 x.
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a）

b）

図 4　測線 D00-3の MCS反射記録 （Sp931‒Sp17,667）．
この測線は，測線 D00-1 の約 200 km 南方の 25°N 付近を東西方向に，七島硫黄島海嶺‒小笠原トラフ‒伊豆小笠原海嶺‒伊豆小笠原海溝・マリアナ海溝接合部‒
北西太平洋に至る長さ 836.85 kmに及ぶ長大測線である．測線 D00-1と測線 D00-3の測線の間には小笠原海台から東方へ延びる小笠原海台（Michelson Ridge），
半沢海山，片山海山がある．この測線は，Sp4,800付近で測線 D00-Cと，Sp2,200付近で測線 D00-Dと交差する．測線位置と海底地形は図 2a，bを参照．

Fig. 4　 Seismic line D00-3 （Sp931‒Sp17,667） is oriented approximately perpendicular to the trench axis （25°N）, crossing Sitito-Iwojima Ridge ‒ Ogasawara Trough ‒ the junc-
tion of NW Izu-Bonin and Mariana Trenches ‒ NW Pacific Basin. The location is shown in Fig. 2a and 2b. The length of the seismic line is 836.85 km. Seismic lines D00-C 
and D00-D cross D00-3 at Sp4,800 and Sp2,200, respectively.
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a）

b）

図 5　測線 D00-Cの MCS反射記録 （Sp1,001‒Sp7,668）．
北西太平洋‒半沢海山‒小笠原海台南方に至る測線で，測線長は 333.40 kmである．Sp2,600付近の 147°E, 
27°Nにおいて測線D00-1と，Sp7,100付近の 148°E，25°Nにおいて測線D00-3と交差する南北の測線である．
測線位置と海底地形は図 2a，bを参照．

Fig. 5　 Seismic line D00-C （Sp1,001‒Sp7,668） is oriented approximately parallel to the trench axis, crossing NW 
Pacific Basin ‒ Hanzawa Seamount ‒ the south of Ogasawara Plateau. The location is shown in Fig. 2a and 
2b. The length of the seismic line is 333.40 km. Seismic lines D00-1 and D00-3 cross D00-C at Sp2,600 and 
Sp7,100,  respectively.

図 6　測線 D00-Dの MCS反射記録 （Sp1,001-Sp7,068）．
測線長 303.4 km の南北測線で，Sp6,200 で測線 D00-1 と，Sp1,700 付近で測線 D00-3 と交差する．
測線は Sp6,000 付近で朝陽海山を，Sp3,400 付近で片山海山東方を，Sp2,300 付近でほとけの座
海山を横切り，測線 D00-Cと並行している．測線位置と海底地形は図 2a，bを参照．

Fig.6　 Seismic line D00-D （Sp1,001‒Sp7,068） is oriented approximately parallel to the trench axis, crossing 
Tyoyo Seamount （Sp6,000）‒ the eastern side of Katayama Seamount （Sp3,400）‒ Hotokenoza Sea-
mount （Sp2,300）. The location is shown in Fig. 2a and 2b. The length of the seismic line is 303.4 km. 
Seismic lines D00-1 and D00-3 cross D00-D at Sp6, 200 and Sp1,700, respectively.

a）

b）
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向かって傾斜する A-Refとその上の堆積層が明
瞭である。堆積層の厚さは 600 mから 3 kmと
変化する。測線の北側の朝陽海山周辺では，
A-Refは BSS＝～ 6.5 kmで確認され，凹凸は少
なく南に向かって深くなる。片山海山とほとけの
座海山の間では BSS＝ 8 km，あるいは 9 kmの
深さに分布する強振幅の反射面が A-Refに相当
すると考えられる。さらにほとけの座の南方での
A-Refは，Sp2,200では BSS＝ 9 km，測線南端
の Sp1,001では BSS＝ 7 kmであると考えられ
る。これは並行する測線 D00-Cと同様の傾向を
示す。
　本測線において，推定モホ面の特徴は，片山海
山東方 （小笠原海台の延長） の北側と南側で有意
に異なる。測線の北側 Sp4,200から Sp5,700の間
では，反射強度が強くそして連続性がよく，A-Ref

の傾斜とともに BSS＝ 12 kmから 13 kmへと片
山海山東方に向かって深くなる。鉛直方向の地殻
の厚さは～ 5.0 kmである。Sp5,700‒Sp4,200間
では，ほぼ連続的に確認できる強い推定モホ面か
らの反射は，Sp4,200から片山海山東方の部分で
不連続的に確認できなくなる （図 6の下向きの矢
印の箇所）。これは測線 D00-Cにおいて半沢海山
の南側で反射面の連続性が突然不明瞭になるのと
似ているが，測線 D00-Cと比べて片山海山東方
の北側で反射面が突然不明瞭になる位置は片山海
山東方から有意に遠い。
　片山海山東方の南側 Sp1,000から Sp3,000の
間では，強振幅で連続性のよい反射面は確認でき
ない。しかし Sp1,200付近に周辺より振幅の強
い反射面が確認でき，その深度は測線 D00-Cで
確認できるモホ面と一致する。
　まとめると，本測線において推定モホ面は，片
山海山東方の北側において強振幅で連続性のよい
反射面をもつが，片山海山東方の Sp4,200付近
で不連続的に確認できなくなる。片山海山東方の
南側では振幅が弱く連続性も乏しい反射面しか確
認ができない。この特徴は本測線の西方を並行し
て走る測線 D00-Cとは逆のセンスである。これ
はデータ収録時の海況や処理の微妙な差異，海山
の影響による反射の散逸も除外はできないが，海

底や A-Refの起伏が特に激しい場所でなくても 

（むしろ少なくても） モホ面からの反射が見えな
い場合があることを示した一例である。
　D00-1，D00-3，D00-C，D00-Dにおいては地
殻の厚さ （A-Refとモホ面の間） はほぼ一定であ
る （TWT＝～ 2秒，厚さ＝～ 6 km）。
　2） 大水深基礎調査反射記録に見られるモホ面：

九州・パラオ海嶺～四国海盆周辺のMCS

反射断面の特徴 （図 7‒8） 
　図 2に見られるように，九州・パラオ海嶺は
23°30′Nより北では北北西‒南南東方向の走向を
もっているが，23°30′N以南では北北東～南南西
方向に走向が変わる。九州・パラオ海嶺を東西に
横断する測線，フィリピン海盆から四国海盆，パ
レスベラ海盆にかけては大水深基礎調査により何
本もの調査測線がある。本報告では大水深基礎調
査の際に得られた測線D98-A, 測線D98-8の 2本
のMCS反射測線の解析結果から，反射面の概略
を述べる。
　2-1） 九州・パラオ海嶺西側を通る測線 D98-A 

（Sp101‒Sp17,201） （図 7）
　この測線は北端 （133°E，31°N） の南海トラフ‒
四国海盆‒駒橋第二海山‒九州・パラオ海嶺‒筑前
海山‒奄美三角海盆‒北高鵬海山西方‒大東海嶺東
部‒南大東海盆‒不老海山を経て，南端 （135°E，
24°N） へ至る北北西～南南東方向に延びる長さ
855.05 kmの測線である。この測線では小笠原海
台周辺の調査に比べ，エアガン容量も 4,000 in3 

（65.54 liter），ストリーマー長 3,000 m （チャン
ネル数 240 ch） と発震，受振ともに能力はやや劣
る （Higuchi et al., 2007）。Sp9,000付近で測線
D98-8と交差する。
　測線北部の Sp2,000より北側の四国海盆では
堆積層は 1‒3 kmと厚く A-Refの凹凸は激しい。
モホ面の反射は確認できない。駒橋第二海山‒九
州・パラオ海嶺間（Sp3,300‒Sp4,500） では A-Ref

の凹凸は 1‒2 kmありまた複雑である。モホ面ら
しき深部反射面は BSS＝ 10‒11 kmにあるかもし
れないが明瞭でない。Sp5,200‒Sp5,500の九州・
パラオ海嶺と筑前海山の間では BSF＝ 1 km付
近にほぼ水平な反射面が見える。A-Refはさらに
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深部の BSF＝ 3‒5 kmにあると考えられる。モ
ホ面の反射と考えられる深部反射は BSF＝ 9‒
10 kmにありそうである。
　測線中央部の奄美三角海盆では海底は比較的平
らであるが，堆積層の厚さは 1‒3 kmと変化し，
筑前海山付近で厚く北高鵬海山西方へ向かい薄く
なる。奄美三角海盆の Sp6,200から Sp7,500付
近，Sp8,700‒Sp9,000 （測線 D98-8と交差周辺） 
付近，Sp9,700付近でモホ面からの反射と考えら
れる深部反射が認められる。これらの深部反射は
振幅が比較的大きいが連続性に乏しい。これは海
底面や堆積層または A-Refの構造が緩やかにも
かかわらず，推定モホ面からの反射は連続性に乏
しい場合があることを示した一例である。これを
もとに A-Refから推定モホ面間の厚さを測ると，
5± 1 kmとやや幅をもつがおおむね小笠原海台
周辺の地殻と同じである。
　Sp13,000以南の測線南部 （おおよそ 3分の 1

くらいの領域） でも，海山と海山の間の海底面は
平坦で堆積層は 1‒2 kmである。モホ面らしき深
部反射は明瞭でない。
　2-2） 四国海盆を横断する測線 D98-8 （Sp101‒

Sp13,112） （図 8）
　この測線は，132°59′E，26°50′Nを西端，そ
して 139°04′E，29°0′N を東端とし，北大東海盆
から薩摩海山‒奄美三角海盆‒九州・パラオ海嶺‒
四国海盆‒西七島海嶺を西南西‒東北東方向に横断
する測線長～ 650.60 kmの長大測線である。
Sp2,900付近で測線 D98-Aと交差する。エアガ
ン容量，エアガン圧力，ストリーマー長・チャン
ネル数は，測線 D98-Aと同じである。
　Sp101‒Sp4,000の薩摩海盆‒奄美三角海盆‒九
州・パラオ間の海山と海嶺をつなぐ部分では海底
の起伏は少ない。A-Refは薩摩海山から九州・パ
ラオ海嶺に向かい徐々に深くなる。堆積層の厚さ
は1‒1.5 kmで堆積層中の反射面の連続性は良い。
BSF＝～ 400 mに反射面が認められる。海底面
も A-Refもなだらかな変化であるが深部の反射
面は顕著でない。
　Sp2,200‒Sp3,200, Sp3,500‒Sp3,800付近にモ
ホ面が推定される。Sp2,900付近の推定モホ面反

射はこれと交差する測線 D98-Aでも同じ深さに
認められる。これをもとに A-Refから推定モホ
面間の厚さは 5 kmであり，測線 D98-Aに見ら
れる地殻の厚さとほぼ同じである。
　九州・パラオ海嶺を越え Sp4,600から東側の
四国海盆では，凹凸の激しい海底の窪地に水平
に堆積物が堆積した反射面の特徴を示している。
堆積層の厚さは九州パラオ海嶺の東端の Sp4,700

では 3 km程度の厚さをもっている。また Sp 

11,000‒Sp12,200の西七島海嶺付近では，堆積
層の厚さは 1‒2 kmと西七島海嶺に向かって厚く
なっている。Sp4,600以東でのモホ面相当の深部
反射は，その以西と比べて，連続性や振幅が顕著
ではない。
　D98-A，D98-8でも地殻の厚さは小笠原海台と
同様，ほぼ一定である （TWT＝～ 2秒，厚さ＝
～ 6 km） ある。
　3）フィリピン海盆周辺のMCS反射断面の
　　  特徴 （図 9）
　図 2に見られるように，フィリピン海盆を南
北に横断する測線は大水深基礎調査により何本も
の調査測線があるが，ここでは大水深基礎調査の
際に得られた測線 D99-B （Sp101‒Sp25,601） の
MCS反射測線の解析結果から反射面の概略を述
べる。この測線は測線長 1,275.05 kmに及ぶ長
大測線である。測線の北端 （134°E，27°N） は北
大東海盆に位置し，そこから大東海嶺‒南大東海
盆‒沖大東海嶺‒沖大東海底崖‒西フィリピン海盆
のほぼ中央部を経て，CBF-Riftを横断し，最南
端は 128°E，17°Nに至る。
　Sp3,200‒Sp5,500の南大東海盆 （大東海嶺の南
側斜面） 域では，大東海嶺に向かい A-Refの上に
厚さ 1 kmを超える堆積層がある。Sp5,450は
DSDP446の位置である。沖大東海嶺を越え沖大
東海底崖～西フィリピン海盆では，海底の起伏は
あまりないが A-Refには凹凸がある。Sp12,000

は沖大東海底崖に位置し，顕著な海底面の段差が
ある。Sp17,000から Sp25,600の CBF-Rift では
海底はギザギザしているが実際の水深変化は
500 m‒1 km程度である。
　推定モホ面は，沖大東海崖周辺～沖大東海嶺南
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図 7　測線 D98-Aの MCS反射記録　（Sp101‒Sp17,201）．
北端（133°E，31°N）の南海トラフ‒四国海盆‒駒橋第二海山‒九州・パラオ海嶺‒筑前海山‒奄美三角海盆‒北高鵬海山西方‒大東海嶺東部‒南大東海盆‒不老海山を経
て，南端（135°E，24°N）へ至る北北西～南南東方向に延びる測線長 855.05 kmの測線である．この測線では小笠原海台周辺の調査に比べ，エアガン容量も 4,000 in3

（65.54 liter），ストリーマー長 3,000 m（チャンネル数 240 ch）と発震，受振ともに能力はやや劣る（Higuchi et al., 2007）．Sp9,000 付近で測線 D98-8 と交差する．
測線位置と海底地形は図 2a，cを参照．

Fig. 7　 Seismic line D98-A （Sp101‒Sp17,201） crosses Nankai Trough ‒ Shikoku Basin ‒ Komahashi #2 Seamount ‒ Kyusyu-Palau Ridge ‒ Chikuzen Seamount ‒ Amami Sankaku 
Basin ‒ west of Kitatakaho Seamount ‒ the eastern part of Daito Ridge ‒ Minami Daito Ridge ‒ Furo Seamount. The location is shown in Fig. 2a and 2c. The length of the 
seismic line is 855.05 km. This seismic line crosses D98-8 at Sp9,000. The volume of the airgun array is smaller （4,000 in3 （65.54 l）） and the streamer is shorter （3,000 m 
and 240 ch） compared to the surveys for D00-1, D00-3, D00-C, and D00-D （Higuchi et al., 2007）.
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a）

b）

図 8　D98-8測線の MCS反射記録（Sp101‒Sp13,112）．
132°59'E，26°50'N を西端，そして 139°04'E，29°10'N を東端とし，北大東海盆から薩摩海山‒奄美三角海盆‒九州・パラオ海嶺‒四国海盆‒西七島海嶺を西南
西‒東北東方向に横断する，測線長～ 650.60 km．Sp2,900 付近で測線 D98-A と交差する．エアガン容量，エアガン圧力，ストリーマー長・チャンネル数も
D98-Aと同じである（Higuchi et al., 2007）．測線位置と海底地形は図 2a，cを参照．

Fig. 8　 Seismic line D98-8 （Sp101‒Sp13,112） crosses Kita Daito Ridge ‒ Satsuma Seamount ‒ Amami Sankaku basin ‒ Kyusyu-Palau Ridge ‒ Shikoku Bain ‒ Nishi Sitito 
Ridge. The location is shown in Fig. 2a and 2c. The length of the seismic line is 650.60 km. The volume of the airgun array is smaller （4,000 in3 （65.54 l）） and the 
streamer is shorter （3,000 m and 240 ch） compared to the surveys for D00-1, D00-3, D00-C, and D00-D （Higuchi et al., 2007）.
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a）

b）

図 9　測線 D99-Bの MCS反射記録（Sp101‒Sp25,601）．
測線長 1,275.05 km．測線の北端（134°E，27°N）は北大東海盆に位置し，そこから大東海嶺‒南大東海盆‒沖大東海嶺‒沖大東海底崖‒西フィリピン海盆のほぼ中央部を経て， 
CBF-Rift を横断し，最南端は 128°E，17°Nに至る．エアガン容量，エアガン圧力，ストリーマー長・チャンネル数も D98-Aと同じである（Higuchi et al., 2007）．測
線位置と海底地形は図 2a，dを参照．

Fig. 9　 Seismic line D99-B （Sp101‒Sp25,601） crosses Kita Daito Basin （134°E, 27°N）, west Philippine Basin （128°E, 17°N）‒ Daito Ridge ‒ Minami Daito Basin ‒ Oki Daito Cliff 
‒ CBF-Rift . The location is shown in Fig. 2a and 2d. The length of the seismic line is 1,275.05 km. The volume of the airgun array is smaller （4,000 in3 （65.54 l）） and the 
streamer is shorter （3,000 m and 240 ch） compared to the surveys for D00-1, D00-3, D00-C, and D00-D （Higuchi et al., 2007）.
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端において BSF＝～ 5.0 kmで確認され （図 9a，
b，時間・深度断面），反射面の振幅は弱く，凹
凸は± 1 km以下である （図 9b，深度断面）。測
線の北側，Sp7,000より北東の沖大東海嶺に向
かって推定モホ面は深くなり，最深部で BSF＝
9 kmに達すると考えられるが沖大東海嶺から北
では明瞭ではない。この反射面は，Sp12,750‒
Sp12,800の沖大東海底崖付近で少しとぎれるが，
Sp17,000付近まで追跡可能である （図 9a，時間
断面）。これより南西側では，モホ面を連続的に
確認することは困難であるが，所々でモホ面から
の反射があるように見える。
　D99-Bでは明瞭ではないが，小笠原海台，四
国海盆域の西側と比べ，地殻の厚さは，少し薄い 

（TWT＜ 2秒，厚さ＜ 6 km）。

IV．MCS反射記録におけるモホ面の見え方に
関する理論地震波形からの検討 　　

　地殻からマントルへの遷移の仕方の違いから期
待される地震波群の特徴を，波形シミュレーショ
ンを用いて検討する。
　1） 波形計算・走時計算
　波形計算には，Larsen （2000） によって開発さ
れた 2次元弾性波有限差分法 （FDM） を用いた。
空間 4次の精度と，時間 2次の精度の差分でス
タッガードグリッドを用いている。P波速度，S

波速度，密度，Qp値および Qs値の二次元構造
を与え計算した。MCS反射法の評価のため，海
上 （海面下深さ 30 m） に爆発型震源を設定し，海
上 （海面下深さ 30 m） において圧力値を受振し
た場合の波形記録を検討した。OBS‒エアガン屈
折法・広角反射法の計算では，受振点は海底とし
た。震源時間関数は，ゼロ位相の 4 Hzリッカー
ウェーブレットを用いた。水平 （ x） および深さ 

（ z） 方向のグリッド間隔および計算時間間隔は，
クーラン条件を考慮し，それぞれ 30 mおよび
2 msとした。また，震源と受振点間の P波伝播
でほぼ相反性が成り立つと仮定している 

（Moghaddam, 2007）。計算波形上の波群の解釈
は，グラフ理論を用いた走時計算 （Kubota et al., 

2005） を用いておこなった。

　2）地殻および最上部マントルの構造モデル
　モデル空間は，水平方向 250 km，深さ方向
45 kmの 2次元空間である。深さ z＝ 0 kmを海
面とし，海面下 6 kmに海底があるとする。上部
地殻は堆積層 （P波速度 Vp＝ 1.8‒2.2 km/s，厚
さ 0.4 km） と岩石層 （Vp＝ 2.5‒6.5 km/s，厚さ
3.6 km） から成り，その下方に下部地殻 （上面の
速度 Vp＝ 6.8 km/s，マントル・下部地殻に区別
がある場合には厚さは 3 km有する） およびマン
トルが存在する。S波速度は P波速度から Vp/Vs 

（堆積層で 4，上・下部地殻内岩石層で 1.78，マン
トルでは 1.73） を介して求め，密度は経験式 （τ＝
－0.6997 ＋ 2.2302Vp － 0.598Vp2 ＋ 0.07036Vp3

－ 0.0028311Vp4） を用いて仮定した。またQpお
よびQs値は，堆積層でQp＝ 50，Qs＝ 10，上・
下部地殻内の岩石ではQp＝ 500，Qs＝ 250，マ
ントル （Vp＞ 8.0 km/s） では Qp＝ 1000，Qs＝
500と設定した。
　図 10に，モデル A～ D （後述） の P波速度の
深さ分布を示した。それぞれの図中には，当該モ
デルについて，地殻‒マントルの境界域 （モホ面
あるいはモホ遷移層） において，異なる速度また
は速度勾配を有するいくつかのケースを示した。
以下に，各モデルの地殻‒最上部マントル境界域
の特徴を述べる。
　2-1）  A：地震学的にシャープなモホ面モデル 

（図 10A）
　深さ z ＝ 13 kmに位置する地殻の底と最上部
マントルとの間の速度が不連続に急増する （ジャ
ンプする） モデルである。ここでは，地震学的に
みて「モホ面」と呼ばれるように，地震波の波長
よりも非常に薄い （小さいスケール） の速度不連
続領域を「面」として想定している。地殻の底の
P波速度 Vpは 7.0 km/sに固定し，これに対する
最上部マントルの速度を 7.6，8.0および 8.8 km/s

に変化させた。マントル内の深さ方向の速度勾配
は 0.01 km/s/kmとした。
　最上部マントルの速度が Vp＝ 8.0 km/sのケー
スを標準的なモデルとする。Vp＝ 7.6および
8.8 km/sの速度を有する最上部マントルは，一
部蛇紋岩化したかんらん岩，あるいはマントル内
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のかんらん岩 （例えば, ハルツバージャイト） の
主要構成鉱物であるオリビンの選択方位による異
方性をもっている場合を想定した。地震学的に
は，最上部マントルの異方性は，反射法探査では
直接的には観察できないが，屈折法探査で見られ
る P波・S波速度の方向依存性 （例えば, 笠原ほ
か, 1968a, b; 西澤 , 2005; 及川ほか, 2007b） や S

波のスプリッティングなどの現象 （笠原ほか, 

1968b） から推定される。また，岩石鉱物学的に
は，オリビン （Mg，Fe）2SiO4は大きな弾性的異方
性をもち （Kumazawa and Anderson, 1969），そ
の結晶軸の選択方位が著しいこと （例えば, Jung 

and Karato, 2001; 道林, 2008） などがわかって
いる。図 11は，結晶軸の定向配列によって生じ

図 10

Fig. 10
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うるマントル内の速度異方性を模式的に表したも
のである。このように，異方性は，最上部マント
ルの特徴を検討するにあたり不可欠な特徴といえ
る。
　2-2） B：ミクシング・モホ遷移層モデル 

　　　  （図 10B） 
　地殻の底 （深さ z ＝ 13 km） から最上部マント
ルまで，地震波速度が遷移的に増加する場合の速
度モデルを示す。下部地殻を構成するガブロ 

（Vp＝～ 6.8‒7.0 km/s） とマントルのかんらん岩 

（Vp＞ 8.0 km/s） が混在するような領域，いわゆ
るミクシング・モホ遷移層モデルを想定してい
る。地殻‒最上部マントルの境界域 （遷移層） で
は，P波速度が Vp＝ 7.0から 8.0 km/sへと単純
増加する。その際の遷移層の厚さΔhを 0.5，1.0，
2.0および 5.0 kmとして，反射波の出現走時と
振幅の特徴を比較した。

　2-3） C：地震学的にシャープなモホ面＋最上
部マントル内に速度遷移層を有するモデ
ル （図 10C） 

　地殻直下 （深さ z ＝ 13 km） にやや速度の遅い
最上部マントル （Vp＝ 7.6 km/s） が存在し，あ
る深さで標準的な最上部マントル速度 （Vp＝
8.2 km/s） に達する構造モデルを示す。これは，
最上部マントルに蛇紋岩化したかんらん岩が存在
し，深度とともに通常のかんらん岩になっていく
ことを想定している。ここでは 4つの遷移層の
厚さΔh （0.5，1.0，2.0および 5.0 km） を仮定し
た。遷移層が厚くなるほど層内の速度勾配は小さ
くなる。
　2-4）D：Hessモデル （図 10D） 
　Hess （1962） の提案をもとに，地殻中に蛇紋
岩化したかんらん岩が貫入し，地殻とマントルの
境目がないような，つまり下部地殻からマントル
までの速度が徐々に増加するモデルを検討した。
前述までの速度構造モデルとは異なり，下部地殻

図 10　地殻・最上部マントルの速度構造モデル．
A： 地震学的にシャープな地殻‒マントル境界（モホ面）を有するモデル．地殻（Vp ＝ 7.0 km/s）とマントル
（Vp ＝（a）7.6， （b）8.0， （c）8.8 km/s）が厚さ 0 kmの不連続な境界で接する．Vp＝ 7.6および 8.8 km/sの
マントル速度は最上部マントルのかんらん岩が一部蛇紋岩化したケースや，かんらん岩中のオリビンに
弾性的異方性がある場合を想定する．

B： ミクシング・モホ遷移層モデル．下部地殻の底から最上部マントルまで速度が遷移的に増加する．速度
遷移層の厚さΔhは，（a）0.5，（b）1.0，（c）2.0，（d）5.0 kmを仮定．

C： 地震学的にシャープなモホ面と最上部マントル内に速度遷移層を有するモデル．下部地殻底（Vp ＝ 7.0 
km/s）とやや速度の遅い最上部マントル（Vp＝ 7.6 km/s を想定）が厚さ 0 kmの不連続な境界で接し，直
下の最上部マントル内では速度が遷移的に 8.2 km/sまで増加する．速度遷移層の厚さΔhは，（a）0.5， （b）
1.0， （c）2.0， （d）5.0 kmを仮定．

D： Hess モデル．下部地殻からマントルまで，速度が徐々に増加する．下部地殻に蛇紋岩化したマントルが
大量に存在する場合を想定．下部地殻の上面（深さ z ＝ 10 km）の P 波速度 Vp は 6.8 km，z ＝ 21 km で
Vp＝ 8.0 km/sまで増加する．

Fig. 10
Model-A:  A sharp crust-mantle boundary （Moho）. The P-wave velocity （Vp） at the bottom of the crust is 7.0 km/s. 

We set three different Vp velocities for the mantle : （a）7.6, （b）8.0, and （c）8.8 km/s, assuming serpen-
tinized peridotite or velocity anisotropy due to the preferred orientation of olivine crystals in the uppermost 
mantle.

Model-B :   Mixing model assuming mixing of gabbro and peridotite at the Moho transition layer. This velocity model 
has a gradual increase from the bottom of the lower crust to the uppermost mantle. We set four different 
thicknesses in the transition layer : （a）0.5, （b）1.0, （c）2.0, and （d）5.0 km.

Model-C :  A sharp Moho associated with transition layers in the uppermost mantle. This model has a sharp velocity 
contrast at the boundary of lower crust （Vp＝ 7.0 km/s） and the uppermost mantle （Vp＝ 7.6 km/s） that 
overlie a transition layer associated with a gradual increase to 8.2 km/s toward depth. We set four different 
thicknesses in the transition layer : （a）0.5, （b）1.0, （c）2.0, and （d）5.0 km.

Model-D:   Hess's hypothesis. In this model, Vp gradually increases from the lower crust to the mantle, assuming 
underplating of serpentine. The Vp at the upper boundary of lower crust increases from 6.8 km/s （z ＝ 10 
km） to 8.0 km/s （z ＝ 21 km）.
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と最上部マントルの間には明確な速度や密度の境
界はない。下部地殻の上面 （深さ z ＝ 10 km） の
速度を Vp＝ 6.8 km/sとし，以深で速度は緩やか
に増加する。深さz ＝ 10.5 kmで Vp＝ 7.0 km/s，
z ＝ 21 kmで 8.0 km/sとなる。このとき深さ方
向の速度勾配は 0.40‒0.04 km/s/kmと変化する。
21 km以深のマントル内の速度勾配は前のモデ

ル同様，0.01 km/s/kmとした。
　3） 地殻・マントル構造モデルの違いによる
         反射波群の特徴
　図 12‒16は，図 10に挙げたモデルを用いてお
こなった波形シミュレーションの結果である。以
下に，各モデルで得られた波形記録の中から，前
述の反射法探査法記録に順じて狭角反射 （オフ
セット距離x ＝－ 6～＋ 4.5 km内） の地殻‒最上
部マントル境界付近からの反射波群特徴を述べる 

（図 12‒15）。また，広角反射記録を含む屈折法探
査法記録を模した波形シミュレーションとの比較
を図16に示す。図12‒15の波形記録図の横軸は，
発震点から受振点までのオフセット距離x （km），
縦軸はリダクション速度 VR＝ 8 km/sで補正し
たときの走時 TR （秒） （TR＝τ－ x/VR, ただしτ
は走時） を表している。図 16では一部異なるの
で後述する。
　3-1） A：地震学的にシャープなモホ面モデル

によるシミュレーション （図 12）
　図 12は，モデル A（図 10A）に対して実施し
た波形シミュレーションの結果である。図 12a‒c
は，それぞれ最上部マントルの速度を Vp＝ 7.6，
8.0および 8.8 km/sと設定した場合の波形記録に
対応する。いずれのモデルでも，オフセット距離
x ＝ 0 km付近において，TR＝ 10.5秒付近に見
られる波群はモホ面からの反射波 （PmP） であ
る。また，初動の後方 0.4秒に現れる波群は，上
部地殻内の速度境界からの反射波である。この波
群から PmPの到達時間までの間には，顕著な波
群は見られない。PmPの振幅は，最上部マント
ルの速度が増加するとともに大きくなることがわ
かる。PmPの振幅は，比較的大きく，海面と堆
積層からの反射波振幅の 1/5‒1/3程度になった。
これは，下部地殻の底の速度 Vp＝ 7.0 km/sと
最上部マントルの速度の差が大きいほど境界面で
の反射率が大きくなるためである。岩石鉱物学的
の見地からは，オリビンの結晶軸の向きによって
最上部マントルの地震波速度には 2種類が考え
られる。オリビンの高速度の結晶軸が垂直方向に
向いている場合の方がより大きな振幅 （標準モデ
ルに対して 2倍近く） になると予想される。した

図 11　 マントルのオリビンが選択方位を取って
いるとき，結晶軸の a または c 軸が上下
方向に集中し，b 軸が水平の場合（上図）
と b 軸が上下方向，a または c 軸が水平方
向の場合（下図）．数値は Vp．モホ面での
P 波の垂直反射率は上下方向に依存する．
P 波マントル内屈折波は水平方向に速度
に依存する．S波は伝搬方向に直交した S
波速度異方性が影響する．

Fig. 11　 Schematic view of seismic velocity anisot-
ropy due to the orientation of olivine crystal 
in peridotite : （Upper） a-axis or c-axis of 
olivine crystal aligns in the vertical direc-
tion ; whereas, b-axis aligns in the horizon-
tal direction. （Lower） a-axis or c-axis aligns 
in the horizontal direction ; whereas, b-axis 
aligns in the vertical direction. Vertical 
reflectance of Vp at the Moho depends on 
the vertical direction ; whereas, refracted 
P-wave mostly travels in the horizontal di-
rection. The propagating direction of P-wave 
perpendicular to S-wave propagation affects 
S-wave velocity anisotropy due to the vi-
brating direction.
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がって，反射法地震探査の波形記録では，地殻‒
最上部マントル境界が，高速度 （Vp＝ 8.8 km/s） 
への大きな速度ジャンプをもつ場合には，明瞭な
PmPが観察されると期待できる。
　3-2） B：ミクシング・モホ遷移層モデルに
            よるシミュレーション （図 13）
　モデル B （図 10B） に対する結果を図 13に示
す。図 13a‒dは，モホ遷移層の厚さを 0.5，1，2

および 5 kmと変化させたモデルで得られた波形
記録である。走時計算から，オフセット距離x ＝

0 kmでは，下部地殻‒最上部マントル境界域上面
からの反射波 （Px1P） の走時 TR＝ 10.5 秒付近に
出現が予想される。また，境界域下面では速度勾
配の変化によって反射波 （Px2P） が生じ，その走
時は遷移層の厚みによって異なるが，TR＝ 10.6‒
12 秒付近に出現が予想される。境界域の厚さが
厚くなるにしたがって，上面からの反射波 Px1P

の振幅は小さくなり，厚さ 5 km （図 13d） では初
動・堆積層の反射振幅に対し 1/50程度まで減少
する。境界域下面からの反射波 Px2Pは，境界域

図 12　 地震学的にシャープなモホ面を有するモデル（図 10A）を用い，海上発震‒海上受振の場合を想定し
た計算波形図．地殻の底のP波速度Vpは 7.0 km/sとし，最上部マントルの速度Vpがそれぞれ（a）7.6，（b）
8.0，（c）8.8 km/s の速度不連続境界で接する．横軸は発震点からのオフセット距離（km），縦軸はリ
ダクション速度 8 km/sで補正した走時（秒）を表す．図中記号 PmPはモホ面からの反射波群を示す．

Fig. 12　 Model-A : A sharp crust-mantle boundary （Moho）. Synthetic waveforms assume that the P source （airgun） 
and the receiver are both located 30 m below the sea surface. The horizontal axis is the offset distance from 
the location of the explosive （km）; whereas, the vertical axis is the reduced travel time （TR） （sec） that is 
compensated by a 8.0 km/s reduction. The Vp at the bottom of crust is 7.0 km/s. The velocity of uppermost 
mantle changes from （a）7.6, （b）8.0, to （c）8.8 km/s. PmP: P-wave reflected at the Moho.
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が薄い場合 （Δh＜ 1 km;図 13a，b） には Px1P

と重なり区別しにくいが，Δh～ 2 km （図 13c） 
のケースの Px1P振幅は，Δh＝ 0.5 km （図 13a） 
のケースの場合の 1/3程度の小さな振幅で観察さ
れる。Px2Pの振幅はいずれのケースでもさらに
小さく，Px1P振幅の 1/4‒1/3程度になる。よって，
このモデルでは近距離オフセットでの反射波群の
振幅はいずれも小さいことから，現実の観測にお

いては高い S/Nをもつ場合には観察される可能
性のある反射相と予想される。
　これらの特徴は，Ⅲ章で述べた，小笠原海台周
辺のMCS反射法で PmPが検出できない状態の
モホ遷移層を表現するための構造モデルの 1つ
の可能性として期待する。

図 13　 ミクシング・モホ遷移層モデル（図 10B）を用い，海上発震‒海上受振の場合を想定した計算波形図．
（a）～（d）の各図は，下部地殻の底（Vp ＝ 7.0 km/s， z ＝ 13 km）の直下の速度遷移層の厚さΔh がそ
れぞれ 0.5，1，2，5 kmの場合の速度構造モデルを用いた結果である．図中の記号 Px1Pおよび Px2Pは，
それぞれ遷移層の上面と下面からの反射波群の出現走時を示す．遷移層の厚さが厚くなると Px2P の
走時は遅れる．Px2Pの振幅は初動や他の反射波群に比べ極めて小さい．

Fig. 13　 Model-B : Mixing of gabbro and peridotite at the Moho transition layer. Synthetic waveforms assume that 
the P-wave source and receiver are both located 30 m below the sea surface. The Vp at the bottom of lower 
crust is 7.0 km/s,  z ＝ 13 km. The transition layer has four different thicknesses : （a） 0.5, （b）1.0, （c）2.0, 
and （d）5.0 km. Px1P and Px2P are reflected waves from the upper and lower boundaries of transition layer. 
The travel time of Px2P delays as the thickness of transition layer increases. The amplitude of Px2P is small 
relative to the first arrivals or other reflected arrivals.
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　3-3）  C：地震学的にシャープなモホ面＋最上
部マントル内に速度遷移層を有するモデ
ルによるシミュレーション （図 14）

　モデル C （図 10C） の計算結果を図 14に示す。
地殻‒最上部マントル境界において P波速度 Vp

が 7.0 km/sから 7.6 km/sへと不連続的に増加し，
その下方に速度の遷移層を有するモデルである。
図 14a‒dは，速度遷移層の厚さΔhを 0.5，1，2

および 5 kmとした場合に相当する。境界域から

の明瞭な反射波は 1つ （図中矢印の波群 Px1P） 
で，遷移層の厚さに関わらずモデル Aにおける
最上部マントル速度を Vp＝ 7.6 km/sに設定し
たケース （図 12a） の反射波の走時と振幅にほぼ
等しくなった。境界域下面からの反射波は前述の
モデル Bと同様に皆無ではないが，その振幅は
極めて小さい。よって，遷移層の有無および厚さ
を詳細に検討するには，十分に良質な反射波記録
が不可欠になる。

図 14　 地震学的にシャープなモホ面と最上部マントル内に速度遷移層を有するモデル（図 10C）を用い，海
上発震‒海上受振の場合を想定した計算波形図．（a）～（d）の各図は，下部地殻の底（Vp＝ 7.0 km/s，  z
＝ 13 km）の直下の速度遷移層の厚さΔh がそれぞれ 0.5， 1， 2，5 km の場合の速度構造モデルを用い
た結果である．図中の記号 Px1P および Px2P は，それぞれ遷移層の上面と下面からの反射波群の出現
走時を示す．Px2Pの振幅は初動や他の反射波群に比べ極めて小さく不明瞭である．

Fig. 14　 Model-C: A sharp Moho associated with transition layers in the uppermost mantle. Synthetic waveforms as-
sume that the P-wave source and receiver are both located at the sea surface. The Vp at the bottom of lower 
crust is 7.0 km/s,  z ＝ 13 km. The transition layer has four different thicknesses : （a） 0.5, （b）1.0, （c）2.0, 
and （d）5.0 km. Px1P and Px2P are reflected waves from the upper and lower boundaries of transition layer. 
The travel time of Px2P is delayed as the thickness of the transition layer increases. The amplitude of Px2P 
is very small relative to the first arrivals or other reflection arrivals.
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　3-4） D：Hessモデルによるシミュレーション 

（図 15）
　モデル D （図 10D） に対する結果を図 15に示
した。このモデルには，明確な速度境界がないた
め，初動および地殻内の反射波群以外には明瞭な
反射波群は認められない。したがって，上述のモ
デルBおよびCにおける速度遷移層を有するケー
ス （例えば，図 13c，d, 図 14c，d），つまり，オフ
セット距離の小さな場合に反射波が観察しにくい
ケースとの区別がつきにくいことがわかる。

　4） 通常の反射法探査記録と，広角反射を含む
屈折法記録との比較 （図 16）

　通常の反射法探査では，海上でのエアガン発震
による信号を海面付近にアレイ化されたハイドロ
フォンを用いて受振する。海上発震‒海上受振と
いう条件を活かし，高密度 （発震間隔 50 m，受
振点間隔 12.5 m） の反射法記録を得ることが可
能になる。しかし，受振のアパチャーはストリー
マケーブルの物理的長さに制限され，最大でも
10数 km程度，大水深基礎調査の場合には 3 km

図 15　 Hess モデル（図 10D）を用い，海上発震‒海上受振の場合を想定した計算波形図．波形
記録には，他の速度構造モデル A～ Cに見られるような顕著な反射波群は認められない．

Fig. 15　 Model-D : Hess's hypothesis. Synthetic waveform assumes that the P-wave source and re-
ceiver are both located 30 m below the sea surface. The waveforms do not show any obvious 
reflected arrivals that appear in other velocity models A to C.

図 16　 反射法探査と OBS‒エアガンによる屈折法・広角反射法探査で観察される波形記録の特徴の比較．（a）
（c）および（f）の各図は，モデル A（b），B（c）および D についての反射法探査時の海上発震‒海上
受振を想定したショット・ギャザー記録．（b）（d）および（e）の各図は，モデル A（b），B（c）およ
び D についての屈折法・広角反射法探査時の海上発震‒海底受振を想定した OBS ギャザー記録．図中
記号，water-waveは水中音波，Pgおよび Pnは地殻内および最上部マントル内を伝播した屈折波を表す．
Px1P および Px2P は，地殻‒最上部マントルの境界域に速度遷移層が存在する場合，その上面と下面
からの反射波群を表す．later-Pg および Pt は，下部地殻内および遷移層内を通過する後続屈折波群
を表す．

Fig. 16　 Waveform characteristics compared in seismic reflection and wide-angle reflection data. （a）, （c）, and （f） 
show shot-gathers from Model-A（b）, B（c）, and D, assuming that the P-wave source and receiver are both 
located at the sea surface. （b）, （d）, and （e） show OBS-gathers from Model-A（b）, B（c）, and D, assuming 
that the P source is located at the sea surface and the receiver is located at the seafloor. Water-wave : P-wave 
that propagates through the water column. Pg : refracted P-wave that propagates through the crust. Pn : re-
fracted P-wave that propagates through the mantle. Px1P and Px2P are reflection waves from the upper and 
lower boundaries of transition layer at the boundary between the crust and uppermost mantle. later-Pg and 
Pt : Pg propagating as later phase and refracted arrivals through the transition layer.
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である。そのため，反射法探査においては広角に
観測される反射波群を利用することが難しい。こ
れに対して，海底にアレイ化された OBSで受振
する場合 （例えば, 西澤ほか （2006a, b） によれば

OBS間隔は 5 km） には，発震‒受振点ペアの密
度が反射法探査の 1/400程度であるが，地下構造
の条件によっては 1回のエアガン発震によって
数 100 kmに及ぶ波形記録を得ることも可能であ

図 16

Fig. 16
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る （例えば, 金田ほか, 2007）。
　そこでⅣ章では，通常の反射法探査で得られる
記録と，海底地震計 OBSを用いた屈折法・広角
反射法探査で得られる記録について，大きなオフ
セット距離 （ x ＝－50～＋ 100 km） で計算され
た波形記録を比較し，地殻‒マントル境界の構造
モデル化に有用な情報を集約することを検討す
る。
　図 16は，3つの構造モデル A，Bおよび Dを
用いて計算した波形記録である。図 16a，c，e

は，爆発型震源を海面付近 （深さz ＝ 30 m） に設
定し，海面下30 mにて受振した波形記録である。
オフセット距離x ＝ 0 km地点に発震点 （ショッ
ト） が位置し，反射法探査でのショット・ギャ
ザーとなっている。図 16b，d，fは，屈折法・
広角反射法探査を想定し，海底の OBS位置に震
源を仮定して計算した OBSギャザーとなってい
る。波形記録の横軸は，受振点 （OBS） からのオ
フセット距離 x  （km） を表す。縦軸は，リダク
ション速度 VR ＝ 8 km/sで補正した走時 TR （秒） 
になっている。図 16aおよび bは，モデル Aの
ケース （b） （図 10A中の （b）） において異なる震
源深度を与えて計算したものである。地殻‒マン
トル境界には，地震学的にシャープなモホ面を有
する。最上部マントルの速度は Vp＝ 8.0 km/s

で，反射法探査の波形記録の拡大図が図 12bに
相当する。図 16cおよび dは，モデル Bのケー
ス （c） （図 10C中の （c）），図 16eおよび fは，モ
デル D （図 10D） を用いた波形記録図である。
　屈折法記録では受振点は海底にあるため，
PmPの現れるオフセット距離は，反射法記録の
それと異なるが，Pg，PmPおよび Pnの出現の
走時や振幅など大きくは変わらない。以下に，各
モデルにおける反射法記録と屈折法記録の特徴を
比較する。
　モデル Aについて，反射法記録 （図 16a） と屈
折法記録 （図 16b） を比較すると，いずれもオフ
セット距離x ＜ 10 kmの範囲では水中音波の内
側にモホ面からの反射波 （図中 PmP） を観測でき
る。したがって，発震点あるいは OBS直下付近
のモホ面付近の反射構造についての情報が得られ

るであろう。ただし，もっとも大きな振幅で観測
されるモホ面からの反射波はオフセット距離x が
20‒40 km付近に出現する。これは通常の反射法
記録では十分な解像度で得られない範囲にあた
る。
　これに対し，最上部マントルに速度遷移層 （厚
さΔh＝ 2 km，速度は Vp＝ 7.0から 8.0 km/s

に単純増加） があるモデル Bの場合，反射法探査
では波形記録 （図 16c） のうち，発震点より数～
10数 kmのオフセット距離までしか観測できな
いため，記録の S/Nや反射波振幅の強弱の度合
い等の条件によっては，地殻‒マントル境界域か
らの反射波群の情報が得られない可能性を示して
いる。しかし同記録や屈折法探査記録 （図 16d） 
では，オフセット距離x ＝ 25‒70 km付近に速度
遷移層の上下境界からの反射波群 （図中 Px1Pや
Px2P） が見られる。また遷移層内を伝播してきた
屈折波 （図中 Pt） や遷移層下の最上部マントルを
伝播してきた屈折波 （図中 Pn） もx ＝ 20 km付
近およびx ＝ 45 km以遠に観察される。よって，
反射法探査においてはアパチャーの拡大によって
解決を図るとともに，屈折法探査記録の同時利用
によって発震点や OBS直下だけではなく，比較
的広域に境界域の構造モデルを得ることができる
と考える。
　一方，モデル Dのように下部地殻から速度の
不連続境界を持たず連続的に速度増加するような
ケースでは，反射波群を観察できないため，反射
法探査だけでは解決は極めて困難と考えられる。
しかし，このような波形記録（図 16e，f）の特
徴は，通常の地殻‒マントル構造からは生じない
と考えられることから，広域の（屈折法）観測に
よって深部の構造を推定できる可能性があると期
待される。

V．考　　察

　モホ面の地震学的性質を明らかにするため，大
水深基礎調査によって得られたMCS反射記録上
におけるモホ面からの反射の水平的連続性，特徴
などを調べた。その結果，小笠原海台の北と南の
海盆においては，～ 8,000 in3 （～ 131.1 liter） エ



 39―　　―

アガンと 480 chで 6 km長のハイドロフォン・
ストリーマーを組み合わせたこともあり，MCS

反射記録では連続性がよくかつ反射強度の強いモ
ホ面 （反射相） が確認できた。
　測線 D00-Cの西側の小笠原海台南東斜面域の
最新のMCS反射断面が及川ほか （2007a） で報
告されている。このMCS反射法調査で用いられ
たチューンド・エアガンシステムはエアガン容量
8,400 in3 （～ 131.75 liter），エアガン圧力 2,000 

psi （～ 1.4× 107 Pa），ハイドロフォン・スト
リーマー長 6,000 m （チャンネル数 480 ch） と小
笠原周辺の大水深基礎調査反射記録とほぼ同等で
ある。海台を横断する数本の測線の南北の測線で
は小笠原海台の延長上にある矢部海山，半沢海山
斜面延長上に厚い堆積層と明瞭なモホ面が確認さ
れた。モホ面の深さ （TWT および深度），明瞭
度，連続性など測線 D00-Cで見られるものとほ
ぼ類似の特徴をもっている。反射法によって得ら
れた反射面と屈折法・広角反射法によって得られ
た速度構造上の反射面が一致する （笠原ほか, 

2007;田中ほか, 2007） ことから，大水深基礎調
査によって得られた小笠原海台周辺の推定モホ面
を真のモホ面と考えても良いと考えられる。他の
測線も同様に考えられる。
　測線 D00-Dにおいては，モホ面は朝陽海山か
ら片山海山東方に向かいモホ反射面の深度は深く
なり，Sp4,200付近から片山海山東方へかけ不連
続的に反射面を確認できなくなる。測線 D00-C

におけるモホ面は，半沢海山の南側では A-Ref

が深くなるとともに一定の距離を保ちながら海山
の裾野の Sp6,000付近まで明瞭に確認できる。
これは測線 D00-Dの片山海山東方近傍のモホ反
射特性と大きく異なっている。測線 D00-Cの半
沢海山北側のモホ面は，測線 D00-Dと同一条件
のデータ取得と処理にもかからずその反射強度は
場所により変化し，半沢海山の北側 Sp3,000-

Sp5,000では同定が難しい。測線 D00-1の松原
海山と朝陽海山の間，測線 D00-3の小笠原海台
からほとけの座海山の海山域を除く部分では，モ
ホ面反射相はほぼ明瞭に確認でき，海底が比較的
平坦な場所では，A-Refとモホ面との間の厚さは

6‒7 km程度である。海山直下，小笠原海嶺，小
笠原トラフでは確実なモホ面反射相を同定できな
い。D00-1，D00-3，D00-C，D00-Dにおいて地
殻の厚さ （A-Refとモホ面の間） はほぼ一定であ
る （TWT＝～ 2秒，厚さ＝～ 6 km）。
　北大東海盆から西フィリピン海盆を経て CBF-

Rift に至る測線 D99-Bにおいては，沖大東海嶺
から沖大東海底崖までは時間断面においてもモホ
面の凹凸は激しいが，反射面を確認できる。沖大
東海底崖から西フィリピン海盆へ至る部分では，
明瞭ではないがモホ面と考えられる反射相があ
る。しかし九州パラオ海嶺と四国海盆周辺の測線
D98-A，測線 D98-8においては，明瞭なモホ面
相当の反射面を確認できた場所はほとんどない。
D98-A，D98-8でもモホ面を確認できる場所での
地殻の厚さはほぼ一定である （TWT＝～ 2秒，
厚さ＝～ 6 km） が，D99-Bでは明瞭ではないが，
小笠原海台，四国海盆西側に比べ少し薄い 

（TWT＜ 2秒，厚さ＜ 6 km）。
　以上のMCS反射記録から，ほとんど同じ観測
条件でモホ面からの反射波を観測できない場合が
あることが明らかになった。
　海域のMCS反射断面にモホ面からの反射相を
認めにくい条件がいくつか考えられる。計測時の
問題として以下の 2要素がある。
　（A1）エアガンの容量不足 （6,000‒8,000 in3 

（98‒131 liter） が必要）。
　（A2）MCS反射法において，重合度不足とス
トリーマー長不足，エアガンチャンネル数 240‒
480 chが必要 （目標深度相当のストリーマー長が
必要）。
　ここではエアガン容量 6,000 in3 （98 liter） 程
度の震源と，240 chのハイドロフォン・ストリー
マーとの組み合わせで得られたMCS反射記録に
モホ面が認められるので，これが一応の目安とな
ろう。小笠原海台の周辺の反射記録はこれらの原
因を除外できるであろう。
　計測上の要因を除くと，その他の要因がある。
　（B1）海底地形あるいは A-Ref （音響基盤） に
著しく凹凸がある場合 （四国海盆，パレスベラ海
盆）。
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　（B2）下部地殻の底から最上部マントルまで
Vp，Vsが遷移的に変化する場合 （ミクシング・
モホ遷移層モデル）。
　（B3）下部地殻底 （Vp＝ 7.0 km/s） から，やや
速度の遅い最上部マントル （Vp＝ 7.6 km/sを想
定） までは急激に速度変化するが，マントル内で
の速度変化が緩やかな場合 （地震学的にシャープ
なモホ面モデル）。
　（B4）地殻の厚さが標準的な海洋地殻の厚さ 

（6‒7 km） より遙かに厚い場合 （厚い地殻モデ
ル：海山や島弧，大陸の下）。
　（B5）地殻内の断裂系，モホ面の著しい凹凸に
よる地震波が散乱 （散乱による減衰） し振幅が著
しく小さくなる場合 （断裂したモホ面）。
　（B6）地殻からマントルまでが徐々に速度増加
する （Hessモデル：下部地殻に蛇紋岩化したマ
ントルが大量に存在する） 場合。
　（B7）モホ面まで到達する地震波が途中の低 Q 

（内部減衰） 層により十分な振幅をもたない場合。
　パレスベラ海盆は海底地形の凹凸が著しいが，
そこで得られた反射記録では，エアガン容量約
8,000 in3 （131 liter） の震源と 480 chストリー
マーを用いた観測であったにもかかわらず明瞭な
モホ面が確認できない （Nishizawa et al., 2007; 

Ohara et al., 2007）。測線D98-8の四国海盆や測
線 D99-Bの西フィリピン海盆においてモホ面反
射が認められない，あるいは認めにくい原因はこ
れと同じく （B1） のような海底地形の凹凸の著し
さによると考えられる。より一般的には，海底地
形の凹凸が著しく激しい場所では，仮にモホ面が
平坦かつモホ面を挟んだ速度コントラストが大き
くても，現在のMCS反射法のデータ収録と処理
法ではモホ面を確認できない可能性が高いことを
示唆している。
　測線 D00-D （図 6） で見たように，海底地形，
音響基盤の形状，送受振システムがほぼ同様で
あってもモホ面反射が不連続的に消失する場合が
ある。 （B2），（B3），（B6） の場合について，MCS

反射法調査を想定した震源・受振点配置の理論波
形を用いた考察を行った。震源に中心周波数
4 Hzリッカーウェーブレットを用いたとき，地

殻の厚さが 6 km，モホ遷移層の厚さが 0.5‒1 km

程度の場合，MCS反射法で行われているオフセッ
ト距離 （6 km） においては，モホ面からの反射波
は明瞭である。これは測線 D00-1，D00-3，D00- 

C，D00-Dで観測された結果を説明できる。また
下部地殻の P波速度を Vp＝ 7.0 km/s，マント
ル最上部のそれを Vp＝ 8.0 km/sとして，モホ
遷移層の厚さを 0.5，1，2および 5 kmと変化さ
せるとMCS反射法のストリーマー長 6 kmにお
いては，モホ反射相は大きく変化し，モホ面遷移
層の厚さが増すに従い反射振幅が急激に小さくな
る。
　モホ遷移層の厚さを 0 kmとし，最上部マント
ルの Vpを 7.6 km/sとして，そこから Vp＝ 8.0 

km/sまで増加する割合を変化させた場合は，下
部地殻に対する Vpを 7.0 km/sと最上部マント
ルに相当する Vpを 7.6 km/sにおいて反射が生
じるため，この効果によるモホ面反射波の変化は
少ない。このモデルは，MCS反射記録のモホ面
反射率の変化を説明しづらい。
　Hessモデルの場合 （B6），モホ面からの反射
は観測できないが，広角反射としての PmPも生
ぜず，また Pgと Pnが連続的に変化する。大陸
棚画定調査として行われている OBS‒エアガン屈
折法・広角反射法の観測結果では，海底地形や
A-Refが極めて複雑な凹凸をもっている場合を除
いて，Pgと Pnとは明瞭な屈曲点をもっており，
だらだらした走時変化をもつ場合は観測されてい
ない （西澤ほか, 2006a, b;及川ほか, 2006;金田ほ
か, 2007; Nishizawa et al., 2007;及川ほか, 2007a, 

b）。しかし屈折法・広角反射法による観測でも
PmPが観測されない，あるいは PmPの振幅が
著しく小さい場合は極めて多い。
　マントルかんらん岩の異方性があり，垂直方向
に Vp＝ 8.8 km/sの場合，モホ面の反射強度は
Vp＝ 8.0 km/sに比べ約 2倍の振幅をもちうる。
地殻内の断裂の存在やモホ面の激しい凹凸，地殻
内の低 Q等の影響は数値による評価が困難であ
り，MCS反射記録におけるモホ面の反射波振幅
の消長の原因として評価することは難しいが，こ
の影響を排除はできないであろう。
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　Tsuji et al. （2007） は本論文と同じ D00-1，
D00-3測線の一部，D00-Cの全部を用い，地殻
内の反射特性の特徴とモホ面の特徴を調べた。彼
らは小笠原海台の北と南でモホ面の特徴が著しく
違うと述べているが，より長い測線でのモホ面の
特徴を検討した本論文では，モホ面の特徴は
D00-D測線ではむしろ北側の方が明瞭である。
Tsuji et al. （2007） はモホ面を単純なガブロとか
んらん岩の境界とし，不連続的なモホ面の原因を
マグマ活動による地形的な凹凸，あるいは遷移的
なモホでの速度増加を示唆した。本論文ではモホ
遷移層の速度変化と厚さをシミュレーションによ
り検討し，MCS反射強度と広角反射での振幅変
化まで議論した。

VI．まとめと結論

　モホ面の地震学的性質を明らかにするため，大
水深基礎調査によって得られたMCS反射記録を
用いた。得られたMCS記録上の特徴は以下のよ
うにまとめられる。
　（1）海山直下ではモホ面は確認できない。
　（2）モホ面深度 （時間および深さ） は海山に
向かって深くなるが，D00-1，D00-3，D00-C，
D00-D，四国海盆横断測線，西フィリピン海盆
においては，地殻の厚さ （A-Refとモホ面間） はほ
ぼ一定である （TWT＝～ 2秒，厚さ＝～ 6 km）。
　（3）海底面および A-Refが平坦な場所におい
て，モホ面は連続的に検出されたり，不連続で
あったりする。小笠原海台の北と南側でもモホ面
の特徴は一定でない。小笠原海台南側測線D00-3

では 220 kmの距離にわたり連続的にモホ面が確
認できる。
　（4） 小笠原海溝の西側ではモホ面は確認できな
い。
　MCS反射記録におけるモホ面反射強度変化の
原因としてデータ取得上の問題 （エアガンサイズ
が小さい，ストリーマー長が短い） も考えられる
が，小笠原海台周辺のMCS測線ではこの原因だ
けでモホ面反射強度の変化を説明するのは難し
い。このほか，海山や海嶺など地殻が厚い場合や
海底地形とその下の音響基盤 （本論文では A-Ref） 

の凹凸による原因以外に，モホ遷移層での P波速
度変化の可能性がある。
　理論地震波形を用い，MCS反射法地震探査を
仮定した場合のいくつかのモホ遷移層モデル （急
峻なモデル，ミクシング・モデル，蛇紋岩化モデ
ル，異方性モデル） での反射強度の変化を検討し
て以下の結果が得られた。卓越周波数が 4 Hzの
場合，地殻下底での Vpを 7.0 km/s，マントル最
上部での Vpを 8.0 km/sとしたとき，①モホ遷
移層の厚さが 2 kmより厚くなると，遷移層の厚
さ＝ 0 kmの場合に比べ，モホ反射面の反射強度
は著しく減衰する。②エアガンに用いられる地震
波の卓越周波数を仮に 15 Hzとしたとき，大水
深調査の場合，MCS反射法でモホ面を確認でき
る場合のモホ遷移層の厚さは 100‒250 mより薄
い程度であろう。③これらの結果はオマーン・オ
フィオライトで観察されるガブロ・かんらん岩の
境界の厚さと調和的である。④海底地形や音響基
盤が平坦であっても，明らかに PmPが観測され
ない場所では，遷移層の厚さは数 km以上あって
も良いであろう。この遷移層はかんらん岩とガブ
ロの混在層と考えられる。⑤蛇紋岩化したかんら
ん岩が地殻下部に貫入して，地殻下部とマントル
の区別がつかない場合もMCS反射記録にモホ反
射相がでないが，これはこれと別個に行われてい
る OBS‒エアガン屈折法・広角反射法の観測結果
と相容れない。
　以上のような様々なモホ面が存在することを考
えると，IODPの目指すモホ面までの掘削もどの
ような地球科学的セッティングの場所を掘削し，
目標通りモホ面まで達することができた場合に，
その意味するところは何か，を事前に十分検討す
る必要があるであろう。
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注

 1）コアコンプレックス
　　北米大陸のBasin and Rangeでは張力場によって，
低角正断層である剥離断層 （Detachment fault） に
よって深部の岩石が地表にもたらされた地質構造が
ある。これと同様な海底構造が南西インド洋海嶺の
アトランティス海台，大西洋アトランティックマッ
シフや西太平洋パレスベラ海盆の通称ゴジラムリオ
ンで見られる。海底には，海洋底拡大の方向とは直
行する筋状の海底地形 （ムリオン構造） をもつドーム
状地形が見られる。

 2） PmP, SmS, Pg, P, Sn, Sg
　　地震波 P波速度が Vp＝～ 7 km/sから～ 8 km/s
へ変化する深さから P波の反射と推定される波群が
観察されるとき，PmPと呼ぶ。S波についても同様，
Vp/Vsを 1.78としたとき，Vs＝～ 3.9 km/sから～
4.5 km/sへ変化する深さからの反射波と解釈される
相を SmSと呼ぶ。
　　地殻内を屈折波として伝搬する P波，S波を Pg，

Sg，マントル内を屈折波として伝搬する P波，S波
を Pn，Snと呼ぶ。
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