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電磁気学的な流体の分布と移動の解明

一南海トラフを例として-
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ABSTRACT

Mega-thrust earthquakes with magnitude greater than 8
occur repeatedly at the Nankai Trough seis-

mogenic zone･ Existence of負uid on
the seismogenic

fault has a key role on such great earthquakes･
In this

study, we report afield experiment and a numerical simulation of electromagnetic observations
near the

Nankai Trough, which can glVe uS useful information on the仇1id distribution and mlgration･

Marine magnetotelluric soundings around the
Nankai Trough and the Kumano basin were carried out

in 200212003. On the basis of the observed data, the electrical conductivity model below the sea
floor was

estimated. According to this model,
the Philipplne Sea plate has a conductive oceanic c;ust

before subduc-
●

tion. As the plate goes down the Kumano basin, the conductivity becomes low at the depth of 10 km below

the sea floor, which approximately coincides with the up-dip limit of the
Nankai mega-earthquake zone･

such a decrease of conductivity can be explained by discharge of且uid
from the subducting Philipplne Sea

plate, terminating at the depth of 10
km･ Less fluid condition of the subducting plate may be related

to the

locked plate boundary at the mega-earthquake zone･

Althoughelectrical conductivity can be used as an index offluid distribution, self-potential
measure-

ment is sensitive to 'movement'offluid. On the basis of our numerical simulation, self-potential gradient of

o.3 mV/m can be expected when the fluid velocity is almost 10-9 m/s within the frontal thrust zone･ at the

toe of the accretionary prism. Also, high vertical gradient of
l～3 mV/m can be expected along boreholes･

These gradient values can be observed by uslng COnVentional observation
techniques･ The electrical con-

●

ductivity structure is essential to model a distribution offluid pressure and velocity by uslng Self-potential

distributions. Thus, combination of marine magnetotelluric and self-potential surveys
can be a powerful

tool to get information on且uid distribution and migration around the seismogenic
zone･
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1. はじめに

南海トラフ沿いにはM8クラスの巨大地震が多く発

生し(Ando, 1975),多くの歴史資料から過去の活動の

規模や時期が明らかである｡これらの巨大地震はいくつ

かのセグメントに分かれて発生することが知られてお

り,中でも熊野灘から紀伊半島にかけては, 1944年に

東南海地震(M7.9)が発生している(Fig. 1)｡ 1944年

東南海地震の際の高速破壊域(菊池･山中, 2001)は,

津波インバージョンから求められたすべり領域と良く一

致しており(TaniokaandSatake,2001),かつこの地域

には室戸沖に見られるような巨大な海山の沈み込みが見

られないため,南海トラフ熊野灘海域は海洋プレートの

沈み込みに伴う巨大地震発生プロセスをモデル化する上

で最も良いテストフィールドといえる｡

島弧地殻や大陸地殻に沈み込む海洋プレートから吐き

出された水が,沈み込み帯での地震発生などの諸現象に

重要な役割を果たしていることが近年指摘されている｡

例えば,沈み込むプレートの上には,その上下で変形の

様子が不連続に変化する境界面(Decollementと呼ばれ

る)がしばしば認められる｡このDecollementに沿っ

て地震波反射面が分布していることが知られており

(Moore and Shipley, 1993; Shipley et al.,1994)
,特にバ

ルバドス沈み込み帯では,負の極性をもつ強い反射面が

Decollement沿いに連続して認められる地域や,同様の

負の極性の反射面が浅部で正の極性に移行する地域が認

められている(Shipley et al., 1994)｡負極性の反射波

は,周囲より相対的に低い音響インピーダンスをもった

厚さ10m程度の層に起因すると考えられており,

Decollement周辺の間隙内の高封庄の水によって説明す

ることが可能である｡高間隙庄水は断層の強度を低下さ

せるため, (例えばRice,1992),地殻内流体の分布･

移動は,地殻の変形過程や地震発生過程に影響を及ぼし

うると考えられる｡

南海トラフにおいても反射法地震探査によって地震波

反射面の存在が認められている｡熊野灘海域では,

Parketal. (2002)によって沈み込むフィリピン海プレ

ート島弧地殻の間のプレート境界とおもわれる反射面

が認められている｡さらにプレート境界から分岐する地

震波反射面も認められており,これは熊野海盆南端付近

で海底に達する分岐断層であると解釈されている

(Park et al., 2002)｡この分岐断層に相当する反射面は

負の極性を持ち,さらに分岐断層の海底到達部ではシロ

ウリガイや炭酸塩が見つかっている(芦ほか, 2002)

ことから,分岐断層沿いには地殻内流体が分布してお

り,分岐断層が地震発生や津波発生に深く関わっている

可能性が指摘されている(Parketal., 2002)｡しかしな
がら,地震発生帯周辺に地殻内流体がどう分布してお

り,これらの流体の地殻内の圧力分布や移動速度はどの

ようであるかは,今のところ不明である｡現在,国際深

海掘削計画(ODP: Ocean Drilling Program)を受け継

いだ形で総合国際深海掘削計画(IODP: integrated Oce-

an Drilling Program)が開始されているが,そのター

ゲットの一つに地震発生帯掘削があげられている｡ここ

でも,サンプリング･ロギング･モニタリングといった

手法を駆使して,地震発生帯周辺の地殻内流体に関する

情報をいかにして得ることができるかが課題となってい

る｡

他方で,地球電磁気的観測は地殻内流体の存在および

移動に関する情報を提供してきた｡例えば火山周辺の高

地温地域を除けば,地殻の電気伝導度は温度よりもむし

ろ合水率など流体の存在に大きく支配される(例えば
Shankland and Ander, 1983; Lastovickova, 1991; Clover

et al., 2000)｡これを利用して,陸域の活断層周辺など

では,地殻電気伝導度構造が数多く調査されており,描

断層周辺の地殻深部の水の存在と地震発生の議論がおこ

なわれてきた(例えばUnsworth et al.,2000, Ogawa et

al., 2001)｡また海域においては三陸沖および福島沖で

地震発生域周辺の電気伝導度構造調査が実施されてお

り,微小地震活動の活発な地域では電気伝導度が低下す

る報告がなされている(後藤ほか, 2002)｡

電気伝導度は地殻内流体の｢分布｣の指標であるが,

｢移動｣に関しては自然電位測定が有効である｡地殻内

部で流体が移動すると,界面動電現象によって電場が発

生し,結果として観測可能な大きさの自然電位を作りう

ることが知られている(IshidoandMizutani, 1981)｡こ

の特性に基づいて,火山周辺では自然電位測定が行わ

れ,火山体内虐Bの流体流動のモニタリング(例えば

Hashimoto and Tanaka, 1995)およびそのモデル化

(Ishidoand Pritchett, 1999)が試みられている｡同様の

自然電位は,沈み込み帯での地殻内流体の移動によって

も発生しうる(Segawa and Toh, 1992; Jouniaux et al,

1999)｡また海底での自然電位分布観測についても,読

験的な測定結果がいくつか報告されている(Yon Her-

zen etal., 1996; Heinson etal., 1999)｡南海トラフに存

在する分岐断層･プレート境界断層およびその他の逆断

層帯で流体移動があれば,それにともなった自然電位が

発生しているとおもわれる｡この自然電位が観測可能で

あれば,地殻内流体の移動モデルの構築に貢献すること

ができる｡
/

そこで本研究では,南海トラフ熊野灘を例に取り,電

磁気学的探査に関する実際の観測例および数値計算例を

示す｡ 1番目に,地殻内流体の分布を明らかにするため

に南海トラフ熊野灘で実施された海底電磁気観測を紹介

し, Magnetotelluric (MT)法を用いて求められた地殻

電気伝導度構造を報告する｡ 2番目に,地殻内流体の移

動に伴って沈み込み帯周辺で発生する自然電位の大きさ

と分布の特徴を知るために,南海トラフ沈み込み帯先端

部をテストケースとして,流体圧力･流体移動速度およ

び自然電位分布の数値計算シミュレーションを行う｡こ
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れらの結果に基づいて,電磁気学的な調査を用いること

によって,他の手法では得ることができない沈み込み帯

周辺での地殻内流体の分布および移動に関する有益な情

報が得られることを報告する｡

2 海洋MT調査

我々は海底下の電気伝導度構造の情報を得るために,

南海トラフ熊野灘海域において海底電磁気調査を実施し

た｡海域および観測点配置をFig.1に示す｡観測点は

2002年9月に海洋科学技術センター深海調査研究船

｢かいれい｣ KRO2-11航海で実施された反射法地震探査

の測線の1本(D3)の上に配置した｡これにより地震
波反射面と電気伝導度構造の直接的な比較が可能とな

る｡また本測線近傍で実施された反射法地震波探査の結

栄(Parketal.2002)も参照できる｡

海底電磁場観測には,米国EMI社によって開発され

たMMT24を使用した｡これはインダクションコイル

型磁力計および電位差計などを備えた自己浮上式の短周

期海底電位差磁力計(High-Frequency Ocean Bottom

Electromagnetometer,以下OBEMと略)である｡本

oBEMの外観及び仕様を各々Photo. 1とTable･ 1に示

す｡本研究では,このOBEMを9台使用し, Fig･1の

各観測点に1台ずつ配置して水平2成分の磁場および

電場変動の記録を行った｡また良質の電場データを取得

するために, Site 2およびSite5のOBEMは磁場を記

録せず電場4成分(水平2成分×2組)の記録を行った｡

海洋科学技術センターの海洋調査船｢かいよう｣

KYO2-12航海において, OBEM9台は2002年12月22日

～23日に海底に設置され,
2002年12月31日～2003年1

月1日に無事回収された｡海底での電磁場観測期間は

約10日間である｡設置･回収過程の概略をFig.2に示

した｡設置時にはOBEMを海面より投入し,自由落下

により海底まで降下させる｡ OBEMの降下速度は65～

70m/分であった｡ OBEMの回収時には, 11～13kHz

の音響信号による錘の切り離し命令を送信する｡これに

よって約100kgの錘を切り離したOBEMは,自身の

浮力により海面まで浮上する｡ OBEMの浮上速度は40

～45m/分であった｡錘を切り離すと同時に回収用先取

りブイ(10inch耐圧ガラス球)もリリースされる｡こ

れには長さ10mの回収用ロープが取り付けられていた

ため,海面に浮上したOBEMを船上に回収することが

容易であった｡本調査では, OBEM側のトランスボン

ダーの周波数を｢かいよう｣のSSBL音響測位システ

ムにあわせた｡これにより, OBEMの着底地点はもち

ろん, OBEMの浮上中の位置(距離･深度･方向)を

リアルタイムに把握することができたので, OBEMの

Table. 1. MMT24 Con丘guration (inthis experiment)
Totalweight Inair:100kg

(w/oanchorandfloat) lnwater:16.5kg

Max.WaterDepth 6000m

Magnetometer InductionCoils

Freq:0.0001-700Hz

Electrode Ag-AgCltype

A/DConverter 24bit.

SamplingRate 6.25Hz

NumberofRecordingChannel 4ch(2H+2Eor4E)

GPSsynchronization くlLIsec

RecordingMedium 1GByteCompactFlash

PowerConsumption く2W

Othersens･ors T‖tmeterandCompass

Otherunits

AcousticTransponder10-inchGlassFloats

ReleaseUnitsAnchor(1OOkg)

GlassFiberArmsforEl占ctrodesFlashei
AluminumPressureCasesforRecorderandBattery

photo. 1. OBEM (EMI-MMT24). Deployment at the KYO2-12 cruise, 2002･
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34-001

32-301
136-00' 1 36-30- 137-00-

Fig･ 1･ Survey line of ocean bottom electromagnetometers (OBEM) in the Kumano basin and the Nankai Trough, off southwest
Japan (inthe left panel)

･ Along the same line, a seismic re負ection survey has been already done in 2002. A dashed line is

another seismic profile by Park et al. (2002).Triangles indicate long-term electromagnetic observation sites. A shadow
zone indicates the 1944 Tonankai coseismic slip area with displacement greater than 0.5 m (Kikuchi and Yamanaka,

2001) ･ A detailed bathmetric feature (rightpanel)is also shown with OBEM locations (circleswith site numbers).
Gray

zones in the right panel have no detailed bathymetric data.

【Dep一oyment 】

Poslt10nlng and AdⅡW

Tlme Synch｢onlZat10

by GPS s19nal n/
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､
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港

Landln9

AcoustlC

PosltlOnln9

【Recovery 】

Poslt10nlng and

Tlme SynchronlZat10n

by GPS slgnal ㍗

AcoustlC

Release

Command

f｢o m

Vesse1

7 ヽJ

Top Buo

yABC
Comln9 Up

by Buoyancy

kln9

EM

Poslt10n

Fig･ 2･ Schematic drawlng Of deployment and recovery procedures of the OBEM.

海面への浮上時刻および浮上地点を正確に知ることがで

きた｡ OBEM内部の時計のドリフト量測定にはGPSの

時刻信号を用いた｡ OBEM設置前に内部時計とGPS信

号の同期を取り,回収後に内部時計とGPS信号とのず

れを測定し,観測期間中の平均ドリフト量を准定した｡

ドリフト量は最大360ppbであった｡

上記のOBEMに加えて,より深部の地下構造情報を

得る目的で,陸域～海域にかけて,長周期電磁場観測を

実施した(Fig. 1)｡陸域には3台の長周期磁場電場計

測装置(テラテクニカ社製U43)を,海域には長周期

海底電位差磁力計(Long-Term OBEM :テラテクニカ

社製)を2台設置した｡これらのデータから周期1000

秒以上の長周期のMT応答関数が得られると思われ

る｡陸上の長周期電磁場観測に関しては,笠谷ほか

(2003)に詳しいのでそちらを参照いただきたい｡なお

陸上の観測は2003年10月時点で一部継続中である｡海

域の2台のLT-OBEMは｢かいよう｣ KYO2-12航海時

にSite lおよびSite4のOBEMの近傍にそれぞれ設置

され, 2003年5月の｢かいれい｣ KRO3-05航海におい

て無事回収された｡ LT-OBEMのデータは現在解析中

であるが,良質な海底電磁場記録が得られている｡本研

究で報告するOBEMの解析結果に加えてこれら長周期

電磁場データを解析することで,陸城～海域にかけての

広域の地殻深部(+上部マントル)の電気伝導度構造を

明らかにすることが本研究の最終目標の1つである｡

本論文ではその第一報として,短周期のOBEMのデー
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Fig. 3. Apparent resistivity (upper) and impedance phase (lower) at sites 3, 4, 7 and 9. These observed values are estimated
from the H-field parallel to the Troughand the E-field perpendicular to the Trough. Lines indicate calculated MT

responses from the best一丘tting model in Fig. 4.

夕の一部を用いて予察的に求めた海域の地殻浅部電気伝

導度構造を報告する｡

3 データ解析

OBEMによって取得された電磁場の時系列データに

は,周期10秒以下の短周期のSin波的変動や,スパイ

ク状変動が認められた｡これらはSite間で共通しては

認められないため,測定ノイズであると思われる｡ノイ

ズの原因はあきらかではないが, Sin波的変動は間欠的

に認められるため, OBEMの振動などの外的要因に

よって生じたと思われる｡またスパイクノイズは一定間

隔でおこる場合がみられるため, OBEM内部での電子

機器ノイズに起因すると思われる｡他方で,長周期の電

磁場変動(周期10秒以上)では,電場磁場間で似通っ

た時系列データが認められている｡これは離れたSite

間でも共通に認められるため,電離層起源の電磁場変動

が海底で記録されているものと思われる｡

本研究では短周期のノイズの影響を軽減するため,以

下の処理を行った｡まず6.25Hzのサンプリングレート

で取得した電磁場データに対して,時刻ドリフトの補正

および再サンプリングを行って, 4秒値の電場磁場デー

タを作成した｡次に複数のSiteの電磁場データを同時

表示し,時系列データの変動パターンが似通っており,

ノイズの影響が小さいような部分を目視で切り出し,こ

の区間に対してMT解析を実施した｡ MT解析には,

プログラムRRRMT (Chave et al. 1987; Chave and

Thomson, 1989)を使用し,座標回転後のインピーダン

ステンソルを計算した｡ RRRMTでは段階的にFFT区

長を変化させつつ,広帯域の電磁場データ解析を実現し

ている｡さらにリモートリファレンス処理(Gamble et

al., 1979)およびRobust Stacking (Chave and Thom-

son, 1989)を実施し,統計的に異常なデータ区間の除

去を行っている｡本研究では, OBEMの方位計のデー

タと,日本列島における地磁気の分布を表す近似式

(2000.0値:国土地理院, 2002)に基づいて,南海トラ

フの走向と直交する方向(N28.8oW)をⅩ軸,平行す

る方向(N61.2oE)をY軸として座標回転を行った｡

またリモートリファレンス磁場データとしてはSite6

のものを使用した｡結果として,周期20秒～2000秒の

帯域で見港卜け比抵抗値･位相差などのMT応答関数を

求めることができた｡

解析されたMT応答関数の例として,見掛け比抵抗

値および位相差の一部をFig.3に示した｡これらはⅩ

軸方向(N28.8oW)の電場とY軸方向(N61.2oE)の

磁場から求めたものである｡位相誤差が15度以下のイ

ンピーダンステンソルから計算されたもののみを選択し

て表示している｡これらには観測地点によらず共通した

特徴が2つ認められる｡ 1つ目は,見掛け比抵抗値が長

周期にいくに従って高い値を示すことである｡ 2つ目

は,位相差が短周期から長周期(周期500秒付近)にか

けて小さくなることである｡これらの特徴から,本調査

地域の広域的な電気伝導度構造としては,海底直下が高

電気伝導度であり,地下深部に行くに従って低電気伝導

度となることが予想される｡

4 地下構造解析

海底下の電気伝導度構造の情報を得るために,本研究

で得られたMT応答関数に2次元インバージョンを適

用し,観測値を最もよく説明する2次元電気伝導度モ

デルを作成した｡ Fig.1から明らかなように,本海域の

海底地形は2次元的であり,トラフ軸と平行な走向を

有する｡また,本地域で実施された複数の測線での反射

法地震探査の結果からは,フィリピン海プレートからの

反射面やプレート境界から分岐する反射面が共通して認

められる(Parketal.,2002)｡このことから,海底地形

のみならず地下構造も南海トラフと平行な走向をもつ2

次元性を有すると思われる｡以上のことから,本研究で

は2次元構造解析の走向を南海トラフの走向と同じ

N61.2oEとした｡

2次元インバージョンに使用する観測データとしては,

Site3, 4, 7, 9におけるMT応答関数(見掛け比抵抗値･

位相差)を採用した｡ Site6,8では電場データにスパ
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3次元構造の近似的構造であると考えられる｡以上のこ

とから本研究では, Site3,4,7,9のTMモード(トラ

フ軸に直交する電場と,トラフ軸と平行な磁場)の見掛

け比抵抗値および位相差(Fig. 3)を入力データとして,

2次元インバージョンを実施した｡

本研究で使用した2次元インバージョンコードは,

Uchida and Ogawa (1993)によるABIC最小化法によ

る最適平滑化拘束つきインバージョンを,海洋MT法

用に改良したものである(後藤ほか, 2002)｡ Uchida

and Ogawa (1993)と異なる点は, 2次元モデルが三角

形要素からなる点と,モデル中の任意の場所でMT応

答関数およびそのJacobianを計算できる点である｡こ

のため,モデル中で海底地形と海水面を表現し,海底で

のMT応答関数を求めることができる｡また本研究で

はプレート形状は取り入れてはいないが,斜めに沈み込

むプレート形状をモデル中に取り入れることも可能であ

る｡

2次元モデルの初期条件としては, Site4を横切る

N28.8oW方向の海底地形を読み取り,スムージング化

したものを取り入れた(Fig.4)｡水平方向については

トラフ軸を,鉛直方向については海水準面を原点とし,

モデルの両端を十分大きく設定した(水平=-3700～

3800km,鉛直=-450km～2100km)｡また海水層の

電気伝導度を4S/mと仮定して,インバージョン計算

中は不変とした｡海水層から海底面下にかけて電気伝導

度はスムーズに変化すると仮定している｡インバージョ

ンの初期モデルについて,海底面下の電気伝導度を

0.01S/mあるいは0.1S/mのー様の値とした｡インバ

ージョンの繰り返し回数(iteration)は20回に設定し,
この中でもっとも小さなABICを示したものを最適モ

デルとした｡

5 電気伝導度構造

2次元インバージョンの結果,最適な海底下電気伝導

度モデルを得ることができた｡ 2種類の初期モデル

(o.olS/m, 0.1S/m)に対して得られた最適モデルの特

徴はほぼ共通であった｡ここでは,より小さなABIC

を示した初期モデル0.1S/mの結果をFig.4に示す｡

高電気伝導度を暖色系で示している｡ Fig. 4にはPark

et al. (2002)で報告された地震波反射面を本断面に投

影したものも示している｡反射面Aは海洋地殻上面,

反射面BはDecollementにそれぞれ相当すると解釈さ

れており,両者は海底下約6kmで一体化している｡ま

た反射面Cは1章で述べた分岐断層と解釈されてお

り,この分岐断層は水平距離25km地点付近で海底ま

で達していると考えられている(Parketal.,2002)｡反

射面Dは前弧海盆である熊野海盆の堆積物と基盤であ

る付加体の境界と考えられる｡最適モデルはiteration 7

回目に得られたものあるが,その後のiterationで小さ

いABICを示すモデルはこれとほぼ同一であった｡こ

の最適モデルから計算される見掛け比抵抗値および位相

差をFig.3に示した｡周期1000秒よりも短周期側で

は,観測値の特徴を概ね説明することができている｡周

期1000秒より長周期側では, Site3やSite9で見られ

る高い位相差を説明することができなかった｡最適モデ

ルを用いたフォワードモデリングから,深さ50-100

kmよりも深い領域を高電気伝導度(1～0.1S/m)にし

た場合,観測された高い位相差を説明する傾向が認めら

れた｡長周期での観測値と計算値のずれの原因は不明で

あるが,本インバージョンでは長周期のMT応答関数

はSite3のみにほぼ限られていたため,短周期のMT

応答関数の重みが大きかった可能性がある｡従って本研

究では,最適モデルのうち深さ20kmより浅い部分に

ついて議論を行う｡

最適モデルには前章で述べたように,海底下浅部が高

電気伝導度であり,深部に行くに従って低電気伝導度に

なる特徴が認められる｡それに加えて次の特徴が認めら

れる｡

1)熊野海盆(Site3)では海底直下～海底下2km

まで特に高電気伝導度である｡高電気伝導度体の下限は

反射面Dとほぼー致する｡

2)沈み込む前のフィリピン海プレートは海底直下

～海底下5kmまで高電気伝導度を示す｡

3)反射面Aの下側は水平距離30～50kmよりもト

ラフ側では0.1S/m程度の高電気伝導度を示すが,陸

側では0.01 S/m程度に電気伝導度が低下する｡

4)反射面C,Bに対応するような電気伝導度のコン

トラストは認められない｡

これらの特徴のうち,地震発生域と特に関連が深い特

徴3についてフォワードモデリングによる感度試験を

行った｡最適モデルに対して,以下の2つのモデルを

作成した(Fig.5)｡

モデルC:Fig.5のCのエリアの電気伝導度を

0.2 S/mに上げたモデル

モデルR:Fig.5のRのエリアの電気伝導度を0.02

S/mに下げたモデル

これらのモデルから計算された見掛け比抵抗値および

位相差をFig.6に示した｡これをみると,モデルCか

らの計算値はSite 3, 4の周期100秒付近の観測値を説明

できていない｡またモデルRからの計算値はSite7の

観測値を説明できていないことがわかる｡これらから上

記の特徴3は概ね確からしいと考えられる｡

6 地下水流動数値モデル

次に南海トラフ沈み込み帯での地下水流動に伴って,

どの程度の大きさの自然電位が発生するかを数値計算に

よって見積もった｡本研究では,南海トラフの沈み込み

帯の先端に位置するDecollementおよびそれから分岐

して海底へと向かうFrontal Thrust (前線衝上断層:付

加体内部に発達する衝上断層のうち,海溝軸近傍で発達
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するもの)の周辺の地下水流動に伴う自然電位変動をテ

ストケースとして扱う｡南海トラフの沈み込み先端部を

モデル化した理由は, ODPLeg. 196において掘削孔で

のロギングがおこなわれており(Mikadaetal.,2002),

堆積層や断層帯の透水係数や電気伝導度などの物性値が

得られているからである｡

本研究での数値計算のプロセスは以下のようである｡

1) 2次元的(水平1方向+鉛直方向)な地下の透水

係数分布および流体の流入箇所と速度を仮定する｡

2)地下流体の圧力分布をBear (1972)に基づいて

計算する｡

3)圧力分布の勾配から電流源分布を計算する(付

録参照)｡

4) Spitzer (1995)による3次元電気探査用プログ

ラムに基づいて,電流源分布から地下の電位分布を計算

する｡

ここでは発生する自然電位のオーダーと分布の特徴を

概略的に見積もるため, Fig. 7に示す計算領域内に簡単

な透水係数分布や圧力源を仮定して,その結果生じた2

次元的(Ⅹ-Z成分のみ:Fig.7参照)な地下水流動を

計算した｡透水係数はバックグラウンド(付加体に相当)

では10-17m2, Fig. 7の灰色部では10‾15m2と仮定し

た｡深さ4800mに水平に横たわる高透水係数部は

Decollement,水平位置Ⅹ=600mで上下に伸びる高透

水係数部はFrontalThrustを模している｡圧力源を深

さZ=4800m,水平位置Ⅹ=Om地点, Y=-∞～+∞

m地点にあたえ,モデル内部への流入速度が10‾9m/

s,流入方向が+Ⅹ方向であると仮定した｡電位分布の

計算は3次元モデル上で行った｡ 3次元モデルの領域は

Fig.7とは異なり,水平位置方向(Ⅹ,Y) =-4000～

4000m,探さZ=Om (海面) ～9000mとした｡モデ

ルに与えた電気伝導度構造についてはODP Leg. 131お

よびLeg. 196で得られたSite 808でのFrontal Thrust

付近のロギングデータ(Mikada et al., 2002)に基づい

て,付加体を1.67S/m (0.6f2m), Decollementおよび

FrontalThrustを1.llS/m (0.9nm)と仮定した｡ま

た海水の電気伝導度は4S/mとした｡流体移動に伴う

2次元的な電位分布を得るために,本研究ではまず流体

移動によって発生する電流源をFig. 7の平面上(Y=0)

にのみ分布させて, 3次元モデルの仝グリッドでの電位

分布を計算した｡次に得られた電位分布をY方向にY

=-4000～4000mの範囲で数値積分を行うことによっ

て, Ⅹ-Z平面上の2次元的な電位分布を得た｡

本モデルはJouniaux et al. (1999)の行った南海トラ
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フでの流動電位の数値計算と類似しているが, Decolle-

mentに相当する透水ゾーンを横方向に連続させず,逮

中(水平位置Ⅹ=1000m)で停止させている点が大き

く異なっている｡これはDecollement面相当の地震波

反射面の極性が沈み込みに伴って変化すること

(Shipleyetal.,1994)から考えて,妥当な仮定である｡

また本モデルとJouniaux et al. (1999)の結果を比較す

ることによって,透水係数の横方向の変化が地下流体の

圧力や自然電位の分布パターンにどのような影響を与え

るかを議論することができる｡

7 自然電位分布

十分な時間経過後の圧力分布および流速分布をFig. 7

に示した｡圧力分布はDecollementおよびFrontal

Thrustに沿って楕円形に広がった分布を示している｡

またFrontal ThrustとDecollementに沿って流速の大
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きな地域が分布することがわかる｡この圧力分布に基づ

く電位分布をFig.8に示した｡得られた自然電位分布

(Fig.8)は,圧力分布(Fig.7)に似たパターンを示す

ことがわかる｡さらにFig.8の等電位面には,折れ曲

がりが部分的に認められる(水平位置500m地点)｡こ

こはFrontalThrustに相当する低電気伝導度の地域

(Fig.8破線内)とその周辺の伝導度の高い地域との境

界に位置するため,このような変化が見られると考えら

れる｡

電位勾配については,水平方向よりも鉛直方向の方が

大きいことが特徴的である｡海底面上での電位勾配は約

0.3mV/mである｡海底から鉛直方向の電位勾配は場所

により大きく異なる｡ Fig.8に示した3箇所で海底(深

さ4000m)から1000m下方(探さ5000m)まで掘削

を行い,その孔内で電位分布を測定した場合に予想され

る電位分布をFig.9に示した｡ Fig.9に示されるよう
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に,流体の圧力が高い地域に位置するHoleAおよび

HoleBでは2～3mV/mの平均的な電位勾配が認めら

れるが,流体圧力の低い地域に位置するHoleCでは約

0.8mV/mであった｡またHoleA,Bでは圧力の最も高

い地域(深さ4800m)で電位は最小値を示した｡

8 議 論

南海トラフを横切る電気伝導度モデル(Fig. 4)では,

地震波反射面Aの下側で電気伝導度の変化が認められ

た｡ Parketal. (2002)の解釈によれば,反射面Aは沈

み込むフィリピン海プレートの海洋地殻上面に相当す
＼㌔

る｡またNakanishietal. (1998)によればフィリピン海

プレートの厚さは約8kmであると思われる｡従って電

気伝導度の変化は,沈みこむフィリピン海プレートの海

洋地殻内で生じていると考えられる｡海底下10kmで

の温度条件(約150-200℃, Hyndmanetal., 1995)を考

慮すれば,本探査深度での電気伝導度は流体の存在に大

きく依存すると考えられる｡従って沈み込みに伴う海洋

地殻の電気伝導度変化は,海洋地殻に含まれていた水が

押し出されることにより説明されると思われる｡このよ

うな特徴は反射法･屈折法地震波探査の結果には認めら

れない｡従って,電気伝導度構造は地殻内の流体分布に

ついて,他の手法では得ることのできない情報を与える

と思われる｡

フィリピン海プレートの海洋地殻の合水量が沈み込み

に伴って変化する原因としては,圧力および温度の変化

が考えられる｡ 1つ目には,海洋地殻の間隙が圧力に

よってつぶされたことにより,間隙水がフィリピン海プ

レートから排水されたためと考えられる｡2つ目とし

て,地下深部の温度上昇に伴って海洋地殻の続成作用が

進んだ結果,合水鉱物から水が脱水された可能性が考え

られる(例えばHyndman et al., 1995)｡これらの排水

または脱水された水はプレート断層や分岐断層を通って

残部へと移動することが予想される｡さらに,フィリピ

ン海プレートの電気伝導度が低下し始める地域(水平距

離30～50km地点)では,プレート境界断層(反射面

A)からDecollement面(反射面B)や分岐断層(反射

面C)が分岐を開始している｡また本地域は1944年の

東南海沖地震の際の高速破壊域(Fig. 4の青線)の南端

にあたり,高速破壊域では現在は微小地震活動が見られ

ない(Obanaetal., 2003)｡これらの事柄と,高間隙庄

の水が存在すると断層強度が低下することを考え合わせ

ると,フィリピン海プレートの高電気伝導度地域(水平

距離30～50kmより東)では海洋地殻からプレート境

界や島弧地殻へ水が供給されており,このために分岐断

層やDecollement面が発達するのではないかと推測さ

れる｡また低電気伝導度の地域(水平距離30～50km

より西)ではフィリピン海プレートの海洋地殻からの水

の供給量が減っており,このためにプレート境界の強度

が上がり,プレート間で島弧地殻と沈み込んだ海洋地殻

が固着しているのではないかと推測される｡このような

固着域は,あるとき急激にずれて大きな地震モーメント

を開放する領域(アスペリテイ:Layetal.,1982)とな

りうる｡このような推測が妥当かどうかを評価するため

には,地震波反射面のようなシャープな境界を取り入れ

た電気伝導度構造解析をおこない,地震波速度構造など

と比較することが必要である｡また電気伝導度と含水

率･断層分布や地震活動との関係について,岩石実験や

掘削試料･ロギングデータなどと比較をすすめ,より定

量的な議論を行う必要があり,今後の課題である｡

熊野海盆では反射面Dより残部に高電気伝導体が認

められる｡これは熊野海盆の堆積層が高い合水率を示し

ているものと考えられる｡またその下の反射面C周辺

の領域(約0.1S/m)は付加体に相当すると思われる｡

反射面Cはプレートからの分岐断層と考えられ,すで

に述べたように分岐断層近傍には流体の存在が示唆され

ているが,本研究では反射面Cに伴う電気伝導度構造

の変化は認められていない｡反射面C周辺の電気伝導

度は乾燥岩石の伝導度(Shankland and Ander, 1983)

よりもはるかに高いことから,分岐断層周辺の付加体内

にも流体を含むクラックが発達しており,分岐断層とそ

の周辺の伝導度コントラストが小さいために分岐断層沿

いの流体の検出が難しい可能性がある｡現在,地殻内の

微細な電気伝導度構造を明らかにする目的で,コントロ

ールソースを用いた海底電磁気探査法の開発を進めつつ

あり(Seama et al., 2003),分岐断層を含む詳細な電気

伝導度構造の解明を今後めざしていきたい｡また海底で

の電磁場観測では,海底下深部の微細構造を明らかにす

るには限界がある｡このため自然あるいは人工電磁場を

掘削孔内で計測することで,分岐断層やプレート断層の

電気伝導度構造の解像度を上げられる可能性が考えられ

る｡本研究で得られた電気伝導度構造を基礎として,今

後これらの新技術のFeasibilityの議論を実施したいと

考えている｡

一方,地殻内流体の移動に伴う自然電位分布について
は, DecollementやFrontal Thrustなどの高透水率帯

での流体移動速度が10‾9m/sのオーダーであれば,

Fig.8やFig.9に示した程度の大きさになると推測さ

れる｡海底での電場観測の分解能が現行のOBEM同様

1〃Ⅴ/m以下とすれば,これらの電位分布は十分観測可

能であるといえる｡特にFig.9に示したように,上下

方向の自然電位変化は地下の圧力分布によく対応してい

るので,掘削孔で自然電位を測定することにより地殻内

の圧力分布や流体移動の情報を効果的に捕らえることが

できる｡実際にはFig.8に示したように,自然電位分

布は圧力源分布と電気伝導度構造の親方を反映するので,

OBEMなどを用いた電気伝導度構造調査と自然電位測

定の双方を実施することが,地殻内の圧力分布を議論す

る際に有効である｡さらに,掘削孔の空間的分布には限

りがあるため,同じく流体移動に敏感である地殻熱流量
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とあわせた地殻内流体移動のモデル化を行うことで,舵

体移動により強い制約条件を与えることができると考え

られる｡

自然電位測定は,地殻内の圧力変動をモニターする手

法としても利用できると考えられる｡本研究で仮定した

流体の流入速度が1%変化した場合,平均的な電位勾配

は海底面では3〃Ⅴ/m,掘削孔内では8～30〃Ⅴ/mの変

化を生ずる｡ OBEMの測定分解能から考えれば,海底

面の測定のみであれば0.3%,孔内計測もあわせれば最

小で0.03%の圧力変化を捉えることができる可能性があ

る｡潮汐変動や地殻変動に伴う地殻内圧力や流体移動に

関しては,従来はパッカーを用いた孔内における水温や

圧力計測が実施されてきたが,自然電位計測はパッカー

を必要としない新しい手法として適用できる利点があ

る｡ただし,金属製ケーシングは自然電位の分布パター

ンおよび電極近傍のイオン濃度を変化させる可能性があ

る｡これらは双方とも自然電位測定のバイアス的なノイ

ズとなる｡また高温環境あるいは温度勾配の大きい環境

での電位測定は,電極の電気的特性を大きく変化させる

可能性がある｡これらの影響に関しては,実験室内での

高温高圧試験を実施し,自然電位測定による地殻内流体

モニタリングの適用可能性を検討する予定である｡

9 ま と め

本論文では,地震発生帯周辺の地殻内流体の分布およ

び移動を明らかにする手法として海底電磁気観測の有用

性を示した｡地殻内流体の分布に関しては,南海トラフ

熊野灘での海洋MT調査の例を紹介した｡南海トラフ

を横切る地殻電気伝導度の構造解析によれば,沈み込む

フィリピン海プレートは海底下約10km付近で海洋地殻

に含まれている｢水｣を排水または脱水していることが

推察された｡また熊野海盆には高合水率の堆積層が認め

られた｡

地殻内流体の移動に関しては,海底および孔内での自

然電位測定が効果的であることが本論文で示された｡特

に上下方向の自然電位分布は,地殻内の圧力分布に大き

く関係している｡このため,孔内での自然電位分布のロ

ギングおよびモニタリングを行うことで,地殻内流体の

圧力分布や流速およびこれらの時間変動を議論するため

の有益な情報をえることができる｡

電気伝導度構造解析に関しては, OBEMの台数が少

ないこともあり,地震波速度構造や反射面分布と比較し

て,解像度が高いとは言いがたい｡現在,海洋科学技術

センターでは小型･安価で大量運用可能なOBEMの試

作を実施している｡またコントロールソース電磁探査法

の開発や孔内での電磁場観測の検討を進めている｡

方,自然電位測定に関しては,海底での試験調査例が世

界で数件あるのみであり,海底や孔内での自然電位計測

システムの開発が求められている｡これらの新たな海底

電磁気観測の手法や機器の開発と掘削孔の積極的活用を

通じて,より詳細な地殻内流体の情報の取得を目指した

いと考えている｡
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付録.流体の圧力分布勾配に基づく電流源分布の計算方

法

本研究では以下のようにして,流体の圧力分布から地

下の電流源分布を求めた｡地下水の移動に伴って発生す

る電流については以下のような関係式がある｡

(Jouniaux et al.,1999の式1と2を変形)

Jconv=Lljgrad P (Al)

Llj･= (8E)/ (quf)ur (A2)

ここでんnv:電流密度(A/m2), P:流体圧力(Pa),

Llj:流動電位係数, 8:流体の誘電率(F/m), q:水の

粘性率(Pas), I:ゼータ電位(Ⅴ), 6f:流体の電気伝

導度, ur:岩石全体の電気伝導度(S/m)である｡本研
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Fig. Al. Electric charge density (Ql)I)at the area [i,j]･

究では, 8=7×10110F/m,q=10‾3Pas,ofとgrは本

文中の値で仮定している｡またJouniaux et al. (1999)

に基づいて, E=-30mVと仮定した｡

式Alに基づいて,図AlのようなⅩ-Z平面上の4

つのグリッドに囲まれた領域[i,j]に流入･流出する

電流値を求める｡領域[i,j]中の流動電位係数はLt)･と

する｡グリッド(i,j)での圧力をPi,jとして,グリッ

ド間の圧力は内挿して求める場合,図Alに示した領域

[i,j]内へ上辺から流入する総電流量(単位Y方向辺

りの電流密度)をJzlj･(A/m)および下辺から流出する

総電流量をJzな′(A/m)とすると,これらは上式Alか

ら次のように表すことができる｡

ku･ = †∬Ll)･(∂P/∂z)jdx
=Llj･･ i(Pi,j+1-Pi,j)/u)Zj

+ (Pi+1,i+1-Pi+1,j)/wzjレ2
･

u)xi

Jz少′
= J∬Llj･(∂P/∂z)j+1 dx

(A3)

=Llj･･ i(Pi,j+2-Pi,j+1)/u)Zj+1

+ (Pi+1,i+2-Pi+1,j+1)/wzj+1i/2･wxi (A4)

ここでu)xi,u)Zjはそれぞれ領域[i,j]の幅および厚さ

(m)である｡同様にして,領域[i,j]内へ左辺から流

入あるいは右辺から流出する総電流量Jxlj･,Jx少′をそれぞ

れ求めることができる｡

領域[i,j]内の単位時間における単位Y方向辺りの

電荷密度変化をQlj･(A/m)とすると,次式が成立する｡

Qlj･=(Jzl)･-Jzな′)+ (Jxlj･-Jxlj′) (A5)

Qlj･は領域[i,j]内での単位Y方向あたりの電荷変化

の総量であるが,本研究では領域[i,j]の中心に電流

値Qlj.の単極の電流源をおくことで,地下水流動に伴っ

て領域[i,j]に発生した電流源と仮定した｡モデル中

のほかの領域についても領域の中心に電流源を仮定し

て,式A3～A5と同様に電流値を求めた｡このように

して,モデル中のⅩ-Z平面上での電流源分布を求めた｡


