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地震波で見た箱根火山の地下構造

Seismic Velocity Structure beneath Hakone Volcano

小田義也 1)

Yoshiya ODA1)

Abstract.  Hakone volcano is located in the northern part of Izu peninsula. This region is the 
complex focus of the collision of the Philippine Sea plate (PHS) with the Eurasian (EUR) and the 
North American (NAM) plates to north and northeast respectively. Although it is rather inactive 
magmatically, earthquake swarms are observed. Previous studies show that there are two swarm 
regions, known as the Hakone earthquake swarms centers.  One is in the northern part of the 
caldera, the other is in the southern part of the caldera. The sequences of earthquake swarms 
and the depths of the hypocentral regions are different in these two regions. The mechanisms 
that generate the earthquake swarms are not fully understood yet. Most of the questions about 
possible mechanisms in Hakone volcano require fundamental information about characteristics of 
the crust, including velocity structure.
     In order to obtain three-dimensional deep and high-resolution crustal images beneath Hakone 
volcano, three kinds of data, wide data, local data and active source data, are used for the 
inversion. We have developed a new inversion program, a hybrid travel time tomography which 
uses these data most effectively.
     As the results, three-dimensional Vp, Vs and Vp/Vs structure upto 30 km depth of Hakone 
volcano have been obtained using the hybrid travel time tomography. No velocity anomalies 
that strongly suggest the existence of the magma beneath Hakone volcano have been imaged. 
Relocated hypocenters show that most of earthquakes, except main and aftershocks of the 1994 
outer rim of Hakone volcano earthquake,  occurred in the shallower part than 2.5 km depth.
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1. はじめに
　現在の箱根火山は活動性の低い火山といえる。しかし、
しばしば群発地震活動が発生しており、2001年には4ヶ
月間に検知された地震数 15,816 個という観測開始以来
最大規模の群発地震活動も発生した。群発地震活動は収
束したが、この活動がマグマに起因するものなのか、熱
水によるものなのか、もしくは、広域的なテクトニクス
による構造的なものなのか、明確な結論は出ていない。
　このような群発地震活動の原因を解明するためのみな

らず、箱根火山の形成史を考える上でも箱根火山の地下
を知ること、すなわち地下構造探査が極めて重要である。
地震波を用いた箱根火山の地下構造探査としては、小田
ほか （2002） による 3 次元トモグラフィがある。小田
ほか （2002） は、神奈川県温泉地学研究所の常設観測
点データを用いて地下構造探査を行い、カルデラの直下
8km 付近に地震波低速度域を捉え、地震活動との関連
について考察している。しかし、解析精度の問題から低
速度の実体を解明するには至っていない。その後、小田 

（2004） は、人工地震と自然地震を同時に用いた走時ト
モグラフィを実施し、地下 30km までの地下構造を推
定している。
　この他にも Asano et al . (1985) による 2 次元速度構
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造探査、Lees and Ukawa (1992) による 3 次元トモグラ
フィ、そして、Nakamichi et al . (2007) による 3 次元ト
モグラフィなどがあるが、これらは箱根火山を含む広域
的な領域を対象としており、箱根火山そのものを対象と
した地殻構造探査は行われていない。したがって、ここ
では小田 （2004） の内容を中心に箱根火山の地下構造
について報告する。

2. 方法
　小田 （2004） では、人工地震と自然地震を同時に用い
る走時トモグラフィ法 （ハイブリッド走時トモグラフィ
法） を用いて解析を行っている。走時トモグラフィ法は、
地震観測データから地下構造を推定する手法のひとつ
で、医療分野における X 線 CT と同様の原理で地下構造
を可視化するものである。すなわち、複数の観測点で観
測された地震波データから初動 （地震波が最初に観測点
に到達した時刻） を読み取り、すべての観測点の初動時
刻を説明するのに最適な地下構造を最小二乗法などによ
り推定する方法である。
　自然地震を用いた走時トモグラフィは震源と観測点の
空間的配置からいくつか分類することができる。最も一
般的なものは解析領域内に震源と観測点が存在している
ものである。これには，Aki and Lee (1976) のようにロー
カルな問題から Inoue et al . (1990) のように全マントル
構造を求めるようなグローバルな問題を解くような様々
なスケールがある。
　また、ある観測網で観測された遠地地震（震央距離が
30 度以上のもの）を用いる方法もある。この方法では，
震源が解析領域外に，そして観測点は解析領域内に存在
する。Aki et al . (1977) は解析領域内の各観測点におけ
る地震波到達時刻の差（相対的走時残差）をデータとし
て観測網直下の 3 次元速度構造を求めている。この方
法は、遠地地震の伝播経路が解析領域の外ではほぼ同じ
であることから、震源決定の誤差や解析領域外の速度不
均質の影響を受けることなく、解析領域直下の速度不均
質を反映した解析結果が得られる。しかし、反面相対的
な速度差しか求められないという欠点もある。同様に相
対的走時残差を利用する方法として、遠地地震ではなく
Nercessian et al . (1984) や Evans and Zucca (1988) の
ように人工地震を用いる方法もある。
　震源と観測点が解析領域内にある場合、イメージング
できる領域（可視化領域）と分解能を規定するものは第
一義的には観測領域と観測点密度である。日本列島全域
もしくは各地方のような広域的な領域の地下を可視化す
る場合には、定常地震観測網で観測された自然地震デー
タを用いる（例えば Hasegawa et al ., 1994）。現在，日
本では防災科学技術研究所、気象庁そして大学の観測網
によってほぼ 20km から 30km 間隔で観測点が設置さ
れている。これらのデータを用いることにより日本全域
の地下構造を数十 km 程度の分解能でイメージングする
ことが可能である。
　特定の火山地域や地震の震源域など数十 km 四方程度
の領域をイメージングするためには、定常地震観測網に
加えて数 km 間隔で臨時観測点を設置し、観測点密度を

上げる必要がある。対象とする地域の地震活動が活発で
多数の自然地震データが臨時観測により得られる場合に
は数 km 程度の分解能が得られる（小野寺ほか , 1998; 
阿部ほか , 1999 など）。
　さらに高分解能な地下深部イメージングを行った例も
ある。杉原・伊藤 （1987） は岩手県雫石の地熱地帯にお
いて、定常地震観測に加えて臨時観測を行うことにより
2km × 2.5km × 2km の領域で数百 m という微細なス
ケールでの 3 次元速度構造の推定を行っている。1km
以下の分解能を必要とするような場合には、反射法地震
探査や屈折法地震探査など人工地震を用いた可視化技術
を用いるのが一般的である。しかし，人工地震を用いる
場合には震源のエネルギーによって深さ方向の可視化領
域が限定される。また反射法地震探査や屈折法地震探査
による 3 次元探査は経済的にも人的にも多くの資源が
必要となり、必ずしも現実的なものではない。
　一般的に自然地震を用いた走時トモグラフィ法では、
震源は地下深部、観測点は地表面に限定され、さらに、
地下構造だけでなく自然地震の震源位置と震源時も未知
であるため、これらも同時に求めなくてはならない。X
線 CT のように対象 （人体） を取り囲むように全方位か
ら計測する場合に比べ非常に不利な条件での解析とな
る。この結果、自然地震を用いた走時トモグラフィ法で
は、特に浅部の解析誤差が大きくなる。
　小田 （2004） では、この欠点を補うため、人工地震と
自然地震を同時に用いたハイブリッド走時トモグラフィ
法により解析を行った。この方法は、より複雑な浅部の
構造を精度の高い人工地震で推定し、深部の構造は自然
地震を用いて推定しようとするものである。浅部の解析
精度が深部に比べ低いという走時トモグラフィ法の弱点
を人工地震によって補うとともに、人工地震と自然地震
を同時に用いて解析することにより、両者のデータに対
して最適な地下構造を推定することができる。また、解
析における分解能は格子点間隔によって規定される （格
子点間隔より細かいものは見えない） が、ハイブリッド
走時トモグラフィ法では不等間隔格子点を採用し、格子
点間隔を任意に設定することが可能なため、データの質
に応じた解析が可能である。

3. データ
　トモグラフィに用いたデータは、人工地震データ、
箱根火山の常設観測点によるローカルデータ、そして、
箱根火山を含む広域の常設観測点による広域データの
3 種類である。以下にそれぞれのデータについて説明
を行う。
3.1 人工地震データ
　箱根火山地域の 3 次元地殻構造をハイブリッド走時
トモグラフィ法により高精度かつ高分解能で推定するた
めに、ダイナマイトを用いた稠密な人工地震観測が温泉
地学研究所と電力中央研究所の共同研究として実施され
た （図 1） 。
　探査領域や探査深度は震源のエネルギーに規定される
ため、十分な震源エネルギーを設定することが重要であ
る。しかし、一方で観測地域は富士伊豆箱根国立公園内
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であることから、不要に薬量の大きい発破は避けなくて
はならない。このことから適切なダイナマイト薬量を決
定するための予備的な実験を本観測に先行して実施し、
ダイナマイト薬量はカルデラ内の発破点で 20kg、カル
デラ外の発破点では 40kg とした。
　トモグラフィ解析に適応させるため、発破点と観測点
を面的に、そして、可能な限り均等になるように配置し
た。従来のような測線という概念はない。発破点はカル
デラ内外の計 14 点である。観測はオフライン型デジタ
ルレコーダ （篠原ほか , 1997）と通常は反射法地震探査
で用いられるオンライン型多チャンネル観測装置により
行った。
　オフライン型デジタルレコーダはバッテリーにより
約 1 ヶ月間連続記録が可能であり、内部時計は GPS 時
計により較正される。AD 変換のダイナミックレンジ
は 16bit で、倍率は周辺のノイズ状況に応じて 40dB
もしくは 60dB とした。記録は基本的に 100Hz サンプ
リング、センサーは 2Hz3 成分一体型の速度計 L-22D

（MARKPRODUCT 社製）を用いているが、オンライン

型観測装置の測線から連続する観測点においては観測点
密度を上げるために 200Hz サンプリング、10Hz １成
分（上下動）センサーを用いた。1 成分センサーを用い
ることにより、2 台のセンサー（2 観測点のデータ）を
1 台のレコーダで記録することが可能となる。観測点数
は 48 点である。
　オンライン型多チャンネル観測装置では、外輪山西
側から湖尻峠を越えカルデラ中央部、上湯場付近まで
約 5km 区間にほぼ等間隔で 10Hz センサー（上下動成
分のみ）を 182ch 設置した。図 2 にオフラインおよび
常設観測点で記録した発破データ （発破点 SL4） の一例
を示す。すべての観測波形のうち初動走時を読み取るこ
とが可能であったものは1,119個であった。この1,119
個の初動時刻が解析に用いる人工地震データとなる。

3.2 ローカルデータ
　温泉地学研究所の地震観測施設は、1989 年にテ
レメータ化され現在に至っている。データは 12bit、
120Hz でディジタル化され、時刻は誤差 3.5msec 以下
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図 1. 観測点配置図．星印が発破点，四角（青）が温泉地学研究所の常設観測点，四角（水色）がオフライ
ン臨時観測点，ライン（黒）がオンライン臨時観測点を示す．
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の精度 （JJY により時刻較正） を保っている。観測点は
1989 年当初は温泉地学研究所 （小田原市入生田） 1 点、
箱根火山内 6 点そして丹沢山地 2 点の合計 9 点であっ
たが、その後増強や他機関とのデータ交換により現在で
は観測点数が約 3 倍 （29 観測点） 、観測領域は約 5 倍
となっている （神奈川県温泉地学研究所 , 1999） 。この
結果、温泉地学研究所の地震観測網における地震の検
知能力 （震源決定が可能なマグニチュードの下限） は、
観測データの頻度分布によると箱根火山直下でマグニ
チュード 0 程度となっている （棚田 , 1999） 。
　解析に用いた箱根火山の常設観測点データは小田ほ
か （2002） のデータを用いた。すなわち、1989 年から
1998 年までに温泉地学研究所の常設観測点で得られた
6,681地震から全観測点の約半数である7観測点以上で
初動の判別が可能であった 386 地震である （図 3） 。 ま
た、1989 年 3 月に行われた小田原発破 （ESG Working 
group, 1989） 3 点、および、山北における採石発破 1
点も解析に用いている。なお、観測点数は全 17 点であ
るが、観測期間の違いにより同時期に観測している最
大観測点数は 15 点である （神奈川県温泉地学研究所 , 
1999） 。解析に用いる地震および発破の数は合計 390
個、読み取り値は、P波初動が4,400個、S波初動が1,827
個の合計 6,227 個である。

3.3 広域データ
　深度 30km までイメージングするためには、より深
部を多方向に伝播した地震波、つまり広域的な観測デー
タが必要である。このため、広域的な観測データとして
Lees and Ukawa (1992) のデータを使用している。この
データは、1980 年から 1984 年の間に防災科学技術研

究所の常設観測点で観測された地震のうち、8 観測点以
上で記録が得られているなどいくつかの条件により選択
された 4,360 地震の初動走時データである。Lees and 
Ukawa (1992) ではさらに、震源の決定誤差も考慮し最
終的には 3,823 地震を選択して解析に用いている。し
かしながら、小田 （2004） ではトモグラフィ解析時に
震源決定誤差によるデータの重み付けを行うため、震源
決定誤差による地震の選択は行わなかった。ただし、イ
メージング対象深度を考慮して深度 40km 以浅の地震
のみを用いることとしている。この結果、広域データと
して 3,835 地震を選択した（図 4） 。観測点数は 42 点、
P 波初動データが 61,755 個、S 波初動データが 60,895
個の合計 122,650 個である。

4. 地下構造の離散化
　ハイブリッド走時トモグラフィ法では、格子点間隔
を任意に設定することができるため、データの質 （精度
や波線密度など） に応じた地下構造の離散化が可能であ
る。人工地震データ、ローカルデータ、そして、広域デー
タの3種類のデータセットに対してそれぞれチェッカー
ボードレゾリューションテスト （CRT） を行い、最適な
離散化 （格子点間隔の決定） を行った。

4.1 人工地震データによる離散化
　人工地震データにより浅部の格子点間隔を決定するた
めに、まず人工地震データの 1 次元解析を行っている。
人工地震の観測レイアウトは、発破点と観測点が面的に
配置されているが、ここでは深度方向のみ（1 次元）の
速度変化を抽出するために水平方向の方向性は考慮して
いない。単純に震央距離のみによって整理した観測波

図 2. 発破データのペーストアップ例．発破点は SL4（奥湯河原），
薬量は 40kg．観測点は常設観測点とオフライン臨時観測点．
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図 3. トモグラフィ解析に用いたローカルデータ（地震数
386）．1989 年から 1998 年まで温泉地学研究所の常設観測点
で観測された地震のうち，7 観測点以上で初動の判別が可能で
あったもの．
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形記録から初動走時を読み取り、走時曲線を示すと図 5
となる。走時曲線から箱根火山浅部の第 1 層は P 波の
見かけ速度が 2.41km/s、層厚 1.0km 程度、第 2 層は
5.19km/s と読み取れる。伊豆・小笠原弧の上部地殻の
地震波伝播速度は、4.5km/s から 5.5km/s とされてお
り （平・清川 , 1998） 、第 2 層の 5.19km/s は地震波伝
播速度から判断すると伊豆・小笠原弧の上部地殻に対応
する。
　1 次元解析の結果をふまえ、CRT を行った。解析領域
は、臨時稠密観測の観測領域から水平方向に 12km ×
12km の領域、また、人工地震波の到達下限である地表
面下 1km 程度が可探深度であることから、深度方向に
-0.5km から 0.5km とした。この領域に対して水平方向
の格子点間隔を 4km、3km、2km、そして、1km と変
化させて CRT を行った。垂直方向の格子点間隔は水平
方向の格子点間隔に関らず 0.5km である。図 6 に CRT
の結果を示す。カルデラ内で良好な解析精度が得られた
2km を最適な格子点間隔とした。

4.2 ローカルデータによる離散化
　ローカルデータの解析領域は、水平方向に 24km ×
24km、深度方向に 0km から 12km としている。こ
こでは水平方向の格子点間隔が 6km、4km、そして、
2km の場合について CRT を行った。図 7 が CRT の結
果である。深度 8km 程度まで解析精度が保たれている
4km を最適な格子点間隔とした。

4.3 広域データによる離散化
　広域データの解析領域は、水平方向に 140km ×
140km、深度方向に 0km から 32km である。ここでは、
水平方向の格子点間隔が 20km および 10km の場合に
ついて CRT を行った。水平方向の格子点間隔が 10km
の場合でも深度 30km まで良好な結果 （図 8） が得られ
たため、大深度は 10km を最適な格子点間隔とした。

4.4 初期モデル
　CRT の結果をふまえ、図 9 に示すような不等間隔格
子点モデルを作成した。各深度における初期物性値を表
1 に示す。実データを用いた解析に先立ち、実データの
解析時と同じ不等間隔格子点モデルおよびパラメータに
よって CRT を行った。CRT における仮想モデルに与え
た速度不均質は P 波速度、Vp/Vs に対して± 5% であ
る。図 10 は Vp に対する CRT の結果を示したものであ
る。箱根火山では人工地震を用いたことにより、浅部の
イメージングにおいて高精度、高分解能化が達成されて
いる。箱根火山付近については表層から深部まで良好な
解像度が得られていることが確認された。

5. 速度構造
　トモグラフィ解析ではいくつかのファクターによっ
て、データの重み付けを行なっている。まず、人工地震
と自然地震のデータのウェイト比を 10.0 とした。人工
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図 6. 人工地震データによる CRT 結果．格子点間隔（分解能）と精度とはトレードオフの関係にある．格子点間隔 2km を最適な
格子点間隔とした．
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図 7. ローカルデータによる CRT 結果 . 深度 8km 程度まで解像度が保たれていることから 4km を最適な格子点間隔とした．

地震データは自然地震データに比べ 10 倍の重みが掛け
られることになる。次いで、震央距離に応じた重み付け
を与えた。震央距離が 50km 以内のデータは重み 1.0、
150km 以上のデータは重み 0.0 を与え、その間のデー
タには線型的に 1.0 から 0.0 の重みを与えた。震央距離
が150km以上のデータは解析には用いないことになる。
さらに、走時残差によっても重み付けを行なった。走時
残差による重み付けでは、残差が 0.1(s) で重みを 1.0、
残差 0.5(s) で重みを 0.02、残差 1.5(s) で重み 0.0 とし、
その間は線型的 1.0 から 0.0 の重みを与えた。したがっ
て、残差が 1.5(s) 以上のデータは品質の悪いデータとし
て解析データから除外される。最終的なデータの重みは、
それぞれのファクターにおける重みを掛け合せ、それを
正規化したものとなる。
　ハイブリッド走時トモグラフィ法により推定された箱
根火山の地下構造を深度ごとの水平断面で示す。P 波速
度 （図 11 (a)）、S 波速度 （図 11 (b)）、そして、Vp/Vs 

（図 11 (c)）構造をそれぞれ拡大表示と広域表示してい

表 1. 初期モデルにおける速度値 .
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る。拡大表示における白色（半透明）のマスクは、CRT
の結果が良好でない（復元率が 30% 以下）領域を示し
ている。解析時の反復回数は 13 回で、誤差（走時残差）
は RMS 残差で 0.46 から 0.28 と約 38% 減少している。
　箱根火山に注目して浅部から深部へ P 波速度構造の
特徴をあげる。
　深度 -0.5km では古期カルデラのカルデラ壁周辺に低
速度域が確認される。この低速度域は深度 0.0km には
連続していない。また、既往の地質図との対応は明瞭で
はない。
　深度 0.0km の平均的な P 波速度は 3km/s 後半から
4km/s 程度であるが、カルデラ北部の金時山付近と神
山付近が周囲に比べやや高速度 （5km/s 程度） となって
いる。
　深度 0.5km では深度 0.0km で確認された金時山、神
山の高速度域が連続して存在している。カルデラ中央は
低速度 （P 波速度 3km/s 程度） 領域となっている。
　深度 1.0km ではカルデラ北部 （台ケ岳、小塚山付近） 
と南部 （双子山、箱根峠付近） に周囲にくらべ高速度な
領域が存在している。
　深度 4.0km は比較的均質な構造であるが、カルデラ
北東側 （小塚山付近） がやや高速度域となっている。
　深度 8.0km における平均的な P 波速度は 6km/s 程度

138.5 139 139.5

35

35.5

0km

30km

0km 30km

10km

図 9. CRT の結果を踏まえて作成した不等間隔格子点モデル．箱根火山周辺はデータの密度が高いため格子点
間隔を細かく設定できている．

である。カルデラ中央から南部は解析精度があまりよく
ないが、カルデラ内に 10% を越えるような顕著な速度
異常は存在していない。
　深度 12km ではカルデラ西側が高速度域となってい
る。箱根火山直下については北東部を除き良好な解像度
が得られていない。
　深度 17.5km 以深、深度 30km まで、格子点間隔 
(10km) のスケールで特徴的な速度異常はみられない。
　S 波速度構造は P 波速度構造とよく似ており顕著な差
は確認できない。

6. 考察
6.1 速度構造
　深度 -0.5km において低速度域が確認されたが、深度
0.0km には連続していないことから、この低速度域は
マグマなどの溶融体ではないと判断される。これらの低
速度域が主にカルデラ壁の近傍に存在していることから
古期または新期外輪山の地すべり性堆積物が低速度とし
て捉えられている可能性が高い。
　深度 0.5km においてカルデラ中心部に地震波低速度
域が存在し、この低速度域が深度 1.0km 以深には連続
していないことから、カルデラ中央部では基盤が深く落
ち込んでおり、そこに火山性砕屑物が堆積したものと解
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図 10. トモグラフィ解析に用いる不等間隔格子点モデルとすべてのデータセットを用いた CRT 結果．箱根火山直下については浅部か
ら深部まで良好な解像度が得られている．



181
Seismic Velocity Structure beneath Hakone Volcano

図 11(a). トモグラフィ解析結果 (Vp)．白抜きの部分は CRT で解像度が低かった部分 （復元率 30% 以下 ) ．
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図 11(b). トモグラフィ解析結果 (Vs) ．
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図 11(c). トモグラフィ解析結果 (Vp/Vs)．
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釈される。
　自然地震のみによる深部イメージング （小田 , 2002） 
では箱根火山直下 8km に低速度域が確認されているが、
ハイブリッド走時トモグラフィ法を用いた結果、低速
度は存在するものの （図 12） 、その値は周囲に比べ約
0.5km/s （約 8%） 程度であることが明らかになった。 8%
という速度不均質の原因は、物質の違い、熱水の影響、
そして、マグマなどの熔融体が考えられる。一般に溶
融体が存在する場合、その Vp/Vs は 1.8 から 1.9 程度
に増加する。深度 8km の Vp/Vs（図 11(c)）を見ると、
低速度域は 1.7 から 1.8 程度である。また、この低速度
域は地下の深部方向へは連続していない。これらの結果
から速度構造から見る限り深度 8km の低速度域はマグ
マなどの溶融体ではなく、物質の違いもしくは熱水によ
るものである可能性が高い。

6.2 震源分布
　箱根火山における地殻構造と地震活動との関係を検討
するため、1989 年から 1998 年までに温泉地学研究所
により観測されたすべての地震 （6,681 個） に対して震
源の再決定を行った （図 13） 。箱根火山における地震活
動は、1994 年に外輪山南縁で発生した地震の本震 ? 余
震を除けばほとんどが深度 2.5km 以浅で発生している。
　図 14 は、箱根火山直下の震源分布のうち 2.5km 以
浅のものと 2.5km 以深のものを示している。この図か
ら、深度 2.5km 付近を境に震源の分布形態に違いが見
られる。すなわち、2.5km 以浅では、震源がいくつか
のクラスタ状に分布しているのに対し、2.5km 以深で
は箱根火山を北東 - 南西に横切る方向に震源が分布して
いる。この震源分布の南西端は、北伊豆断層系の北端部
に位置し、北東側の延長には平山断層の存在が知られて
いる。つまり、やや深部 （深度 4km 付近） に、北伊豆
断層系から平山断層へ連続するような地殻内弱面が存在
していることを示唆している。ただし、深度 4km 付近
の震源分布をみると、中央火口丘から北側、平山断層方
向で地震は発生していない。したがって、弱面が平山断
層まで連続しているかどうかは不明である。
　浅層部の弱面は、この付近で日常的に小規模の地震が

発生していることから、固着度が低い小断層の集合であ
ると考えられる。一方、やや深部の弱面に対応する地震
活動は 1994 年に外輪山南縁で発生した地震の本震およ
び余震活動以外にはほとんどない。したがって、この弱
面は 1994 年に外輪山南縁で発生した地震の震源断層と
考えられる。2001 年に発生した箱根群発地震活動にお
いて観測された地震は、ほとんどが P 相、S 相が明瞭な
ものであった。P 波初動の押し引き分布からメカニズム
解を求めたところ、多くの地震が北東 - 南西方向に伸張
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図 12. 深度 8km における低速度領域．低速度の度合いは周囲
に比べて 0.5km/s (8%) 程度である．

図 13. トモグラフィによって得られた速度構造を用いて再決定
された震源分布．
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軸を持つ横ずれ型で、ほぼ同じ伸張方向を持つ正断層型
も一部含まれていた （酒井・棚田、2001） 。また、村瀬・
棚田 （2002） は群発地震の波形解析から、これらの地震
の震源断層は、ほとんどが断層長 40m 程度であるとし
ている。これらのことを考慮すると、2001 年の群発地
震活動は、広域的なテクトニクスによって浅層部の小断
層群が活動したものと考えられ、マグマに起因する活動
ではないと解釈される。
　一方で、図 13 の震源分布を見ると箱根火山の直下は
深度 8km 以深ではほとんど地震が発生していない。つ
まり、箱根火山直下 8km 以深では温度が高く脆性破壊
を起こすことができないという熱構造を反映している可
能性がある。

7. まとめ
　自然地震と人工地震によるハイブリッド走時トモグラ
フィ法を用いて、箱根火山の深部イメージングを行ない
以下の結論を得た。

1. ハイブリッド走時トモグラフィ法により、箱根火山
直下の深度 30km までの地下構造を推定した

2. 箱根火山直下のカルデラ中央部深度 8km 付近に地震
波低速度域が存在するが、Vp/Vs が低いこと、また、
深部への連続性が確認できないことからマグマなど
の溶融体であるとはいえない

3. ただし、震源分布を見ると 8km 以深に地震が発生し
ていないことから、この領域は高温のため脆性破壊
が生じていないもの考えられる

4. 箱根火山直下の地震は1994年に外輪山南縁で発生し
た地震とその余震をのぞけばほとんどが深度 2.5km
以浅で発生している

5. 箱根火山直下 2.5km 以浅で発生している地震の震源
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断層は固着度が低く規模の小さい断層である
6. 1994 年に外輪山南縁で発生した地震の震源断層は北

東 - 南西方向の走向を持ち、南西端は北伊豆断層系
の北端部に位置し、北東側の延長には平山断層が存
在している
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