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概要 

 群発地震は，地震数が時間とともに冪関数的に減衰する通常の本震−余震型の地震系列
とはその継続時間特性が⼤きく異なる．群発地震の地震活動を表す時系列は時間的に不規
則な消⻑を呈し，継続時間は数時間から数年と多様である．しかし，そのような活動の時間
的特徴が何によって規定されているのかは，いまだ明らかにされていない．群発地震の時空
間的振る舞いについて理解を深めることは，群発地震という現象の理解を進展させるため
に重要である．また，このことは群発地震の継続時間を予測するということにつながり，社
会的にも重要な課題である．そこで本研究では，拡散的な震源マイグレーション（地震活動
域の時空間変化；以下，震源マイグレーションと表記する）を伴う群発地震（以下，群発地
震と略記）の継続時間を規定する要因の解明を⽬的として，(1) 複数の群発地震の⽐較，(2) 
特に⻑期継続しているものの詳細な解析という⼆つのアプローチで研究を⾏った． 

まず，東北⽇本内陸における複数の群発地震について検討を⾏った．これまでの研究で，
⼈⼯注⽔の坑井周辺や⽕⼭地熱地域における群発地震について拡散的な震源マイグレーシ
ョンが観測され，これは流体の移動による間隙流体圧の時空間変化に対応すると考えられ
てきた．断層における間隙流体圧の上昇は，有効法線応⼒を低下させるため地震が誘発され
る．そこで，本研究では解析対象の群発地震について観測された震源マイグレーションに対
し，統⼀的な基準を設けて間隙流体圧が時空間的に等⽅拡散するようなモデルを当てはめ，
その拡散係数を推定した．群発地震の積算地震数の増加が時間とともに減衰することに着
⽬し，解析対象期間内の総地震数の 90%に達した時点までを継続時間と定義し，定量化し
た．これらを⽐較した結果，両者の間に強い負の相関関係があることが判明した．この相関
関係は–0.5 から–1.0 の冪指数を持つ冪乗則に従う．このことから，拡散係数が⼤きく，時空
間的な発展が速い群発地震の継続時間は短期的である（逆もまた同じ）ということが初めて
明らかになった． 
次に，東北⽇本で発⽣している群発地震の中でも 10 年以上の⻑期に渡り継続しているも

のの⼀つである秋⽥県森吉⼭地域の群発地震に着⽬し，その発⽣・駆動メカニズムを詳細に
検討した．森吉⼭地域の群発地震について観測される地震波形記録の S 波の後には特徴的
な S-S 散乱波群（DSW: Distinct Scattered Wave-packet）が報告されている．本研究では DSW

の波形形状の時間変化を系統的に調査し，DSW の発⽣源位置を地震計アレイ解析に基づき
推定した．その結果，DSW形状は数時間から数⽇という短期間で変化することを検出した．
また，DSW 発⽣源位置は群発地震域深部の深さ 13 km付近に推定され，これは先⾏研究で
推定された地震波速度構造の低速度・低 VP/VS ⽐の領域上端に相当することが明らかにな
った．このような速度構造の領域には⽔やガスを主とする流体が存在することが先⾏研究
で指摘されている．このことと，DSW の短期間内変化を考慮すると，DSW 発⽣源には⽔や
ガスを主とする流体が存在しており，その時空間変化が DSW形状の時間変化に現れている
と考えられる．さらに，DSW 発⽣源から供給された流体がその直上の領域において間隙流
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体圧を上昇させ，群発地震を発⽣させたと考えられる． 
続いて，森吉⼭地域の群発地震について⾼精度に震源位置を再決定し，⻑期的な群発地震

の震源分布の時空間発展を⾼空間分解能で調査した．その結果，群発地震の震源は複数のク
ラスターに分かれて分布しており，初期の活動は空間サイズが 1 km程の狭い領域に限られ
るが，その後，群発地震域は約 4 年かけて拡散的に成⻑していったことや，その内部では複
数の指向的な震源マイグレーションが発⽣していたことが明らかになった．さらに，震源が
時空間的に近接する地震グループに対して，波形形状と震源メカニズム解の類似性を調べ
た．その結果，群発地震初期では類似性が⾼いグループが集中し，その後の活動では少数で
あることが判明した．以上から，活動初期の領域には⾛向・傾斜が同様な断層が多数存在し
ていたことと，その後の活動では，断層運動が異なるか震源付近に強い不均質が存在するた
めに，震源が近接するが波形形状が異なることが⽰唆される． 

 最後に，以上の結果に対し総括的な議論を⾏った．本研究で⾒出された群発地震の継続時
間と拡散係数の逆相関関係が，他地域の群発地震についても同様に成⽴しているかを先⾏
研究で独⽴に推定された値を⽤いて検討した．その結果，この逆相関関係は群発地震の発⽣
環境によらず，世界各地で発⽣する群発地震⼀般に成⽴することが判明した．また，先⾏研
究で拡散係数は媒質の浸透率に⽐例し，流体の粘性率に反⽐例することが理論的に⽰され
ている．流体の粘性率は温度に関係するが，本研究で解析した群発地震域周辺の地温勾配は
地域間で⼤きく異ならず，森吉⼭地域と同様な地震波速度構造の特徴が複数地域で⾒られ
たことから，流体の粘性率は地域間で⼤きく異ならず，継続時間の多様性への寄与は⼩さい
と考えられる．したがって，群発地震域における浸透率の違いが群発地震の継続時間の多様
性に⼤きな影響を与えていると考えられる．また，森吉⼭地域の群発地震にみられた地震活
動のゆっくりかつ複雑な時空間発展は，群発地震域における浸透率の空間的不均質性が強
いことを⽰唆する．このため，群発地震域全体の平均的な浸透率が低く，群発地震を⻑期継
続させていると考えられる． 

 群発地震の継続期間が何によって規定されているのかはこれまで全く不明であったが，
本研究により，それが震源マイグレーションの拡散係数に逆相関していることが明らかに
なった．また，浸透率の空間不均質性が群発地震の継続時間に⼤きな影響を与えている可能
性が判明した．本研究で得られた結果は，群発地震が流体によってどのように駆動されてい
るのかを理解するために重要なものであるとともに，震源マイグレーションの拡散係数か
ら群発地震の継続時間を予測するという点で重要な役割を果たすと考えられる． 
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第１章  

序論 

 地震数が時間とともに規則的に減少する本震−余震型の地震活動に対して，群発地震は
地震数が不規則に時間変化するような地震活動である（e.g., Mogi, 1963）．群発地震の多く
は微⼩地震や極微⼩地震（宇津, 2001）から構成される．群発地震は地震活動が不規則に時
間変化するという点で，特に異質な地震活動であり，その継続時間は数⽇から数年と極めて
多様である．しかし，群発地震の継続時間の多様性が何によってもたらされているのかは未
だ明らかにされていない．この問題の解明は，群発地震の発⽣のメカニズムを理解する上で
不可⽋である．また，群発地震は同様な規模の地震が特定地域で発⽣し続けるという現象で
ある．よって，その継続時間の規定要因を解明することは，地震⼀般の発⽣メカニズムの理
解を深めるためにも重要である．さらに，有感地震を伴うような群発地震が⼈間居住地の近
傍で発⽣した場合，昼夜を問わず発⽣し続ける地震は，現地住⺠に対し精神的不安や地震酔
いなどの⾝体的不調をもたらす（例えば，1965 年 松代群発地震）．また，群発地震のなか
には，マグニチュード 6 を超えるような地震が続発するようなものもある（例えば，2000
年 新島―神津島群発地震）．このような群発地震が⼈間居住地の近傍で発⽣した場合，それ
は災害の誘因となる．この場合，群発地震の継続時間の不透明さは復旧・避難計画の策定に
対しての⼤きな障害となる．したがって，群発地震の継続期間が何によって規定されている
のかを解明することは，学術的意義のみならず防災と減災の観点からの社会的意義も⼤き
いと⾔える．以下では，これまでの群発地震に関する研究を概観し，本研究の⽬的と構成を
述べる． 
 
１.１ 群発地震に関する従来の研究 

１.１.１ 地震活動の分類と群発地震 

地震活動の時系列は，本震−余震型，前震−本震−余震型，群発地震型の３パターンに⼤
別される（e.g., Mogi, 1963; 宇津, 1970）（図 1.1）．本震−余震型では，時系列内で最⼤マ
グニチュードの地震である本震が発⽣した後に，それよりもマグニチュードの⼩さい余震
が発⽣する．前震−本震−余震型では，本震の前に本震よりもマグニチュードの⼩さい前震
が発⽣し，本震が発⽣した後は余震が発⽣する．余震の発⽣数は，本震発⽣からの経過時間
とともに時間の冪関数で減少することが経験的に知られており，これは改良⼤森公式と呼
ばれる（宇津, 1957）．⼀⽅，群発地震の地震活動時系列は改良⼤森公式には従わない．群発
地震の地震数は時間的に不規則に消⻑し，本震−余震型の地震活動と明瞭に区別される． 

群発地震は，時系列内の地震の最⼤マグニチュードとその次に⼤きなマグニチュードの
差（マグニチュードギャップ）の違いによっても，本震−余震型，前震−本震−余震型と区
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別される．マグニチュードギャップは，⼀般的に本震−余震型の時系列では 1.0以上となる
ことが経験的に知られている（Båth則；Båth, 1965）．⼀⽅，群発地震の場合はマグニチュ
ードギャップが 1.0 より⼩さく，群を抜いてマグニチュードが⼤きな地震（本震）を⽋き，
同規模の地震が多数発⽣するような地震活動であると⾔える． 

群発地震は時系列内の地震のマグニチュードにより，さらに第⼀種群発地震と第⼆種群
発地震に分類される（宇津, 1970）（図 1.2）．第⼀種群発地震は，マグニチュードが⽐較的
⼩さいような地震活動が時間的に不規則に消⻑するようなタイプの群発地震である．第⼆
種群発地震は，複数の本震−余震型が続発するような群発地震で，それぞれの本震のマグニ
チュードは同等である．第⼆種群発地震に相当する群発地震の例として，1980 年 Vanuatu 
群発地震 (Holtkamp & Brudzinski, 2011) や 2000年伊⾖諸島群発地震（e.g., 宇津, 1999）
が挙げられる．宇津（1999）は，これら⼆つのタイプの群発地震について，それぞれの特徴
を次のようにまとめている．第⼀種群発地震は，⽕⼭・地熱地帯で多く，⽕⼭活動に関連す
るものもあり，地下の流体の圧⼒増加・移動に伴う応⼒変化によって発⽣する群発地震はこ
のタイプになる．このタイプの場合，マグニチュード 7.0を超える地震を伴うものは稀であ
る．第⼆種群発地震は，⽕⼭とは無関係の場合が多く，プレート間地震として発⽣するもの
もある．⼀つの本震による応⼒変化によって隣接地域に別の本震が誘発され，本震−余震型
の系列が続発する場合が多い．このタイプの場合，マグニチュード 8.0に近い⼤地震の群発
もある． 

本論⽂で扱う群発地震のほとんどが第⼀種群発地震に相当すると考えられるが，第⼀種
と第⼆種を分ける客観的な基準はない．そこで本研究では，特にこれらを分けて扱わず，地
震活動の時系列が改良⼤森公式に従わないようなものを群発地震と定義する． 
 
１.１.２ 群発地震の発⽣環境と発⽣要因 

群発地震の主要な発⽣環境として，⽕⼭地域（e.g., Yukutake et al., 2011; Shelly et al., 2016），
地熱地域（e.g., Chen & Shearer, 2011; Chen et al., 2012），⼈⼯注⽔の坑井周辺（e.g., Horton, 
2012; Keranen et al., 2014）が挙げられるが，上記のいずれのカテゴリーにも属さない地域
においても観測されている（e.g., Jenatton et al., 2007; Fischer et al., 2014; Kapetanidis et al., 
2015; Ruhl et al., 2016; Hauksson et al., 2019）．また，近年の海域における観測の充実に伴
い，海域のプレート境界においても群発地震が多数検出され，それらと，プレート境界型地
震やスロー地震との関連性が議論されている（e.g., Nishikawa & Ide, 2017, 2018; Hoskins et 
al., 2021; Nishikawa et al., 2021）． 
近年における地震観測技術の⾼度化・⾼感度地震観測点の稠密化により，微⼩地震・極微
⼩地震（宇津, 2001）の検知能⼒が向上した（上野・他, 2002; Okada et al., 2005）．また，
⾼精度震源再決定法（e.g., Waldhauser & Ellsworth, 2000）の開発により⾼精度な震源分布
が得られるようになった．これらの研究および技術の発展により，解析の時空間的な分解能
が⾶躍的に向上し，群発地震の発⽣と駆動のメカニズムや群発地震域における複数の⼩断
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層の分布形態についての議論が進展してきた（e.g., Prejean et al., 2010; Yukutake et al., 2011; 
Vavryčuk et al., 2013; Yoshida & Hasegawa, 2018a, b; Yoshida et al., 2017, 2019）．さらに，
検出済みの地震波形をテンプレートとして，これとの地震波形の相互相関に基づき未検出
の地震を網羅的に検出するテンプレートマッチング法（e.g., Shelly e al., 2007; Peng & Zhao, 
2009）が群発地震に適⽤されるようになった．この⼿法により，これまで⼈的に検知されて
いた地震数を⼤きく上回る数の微⼩地震が検知され，群発地震の地震活動の時空間発展が
⾮常に⾼い時空間分解能で明らかにされてきた（e.g., Shelly & Hill, 2011; Shelly et al., 2013a, 
2013b,, 2015, 2016; Ross et al., 2020）．また，近年急速に開発が進められている地熱発電や
シェールガス掘削に伴う地下への⼈⼯的な注⽔によって群発地震が誘発されており，その
解析を通して，群発地震と⾼圧流体の関係性が明らかにされてきた（e.g., Horton, 2012; 
Goebel et al., 2016; Wang et al., 2017）． 

これまでの研究で考えられてきた群発地震の発⽣要因は，（1）弱⾯への流体の浸⼊による
間隙流体圧の上昇，（2）⾮地震性プロセスによる応⼒擾乱に⼤別される．（1）の場合，⽕⼭
周辺や地熱地域，⼈⼯注⽔の坑井周辺など地下に流体が豊富に存在するような場所で群発
地震が観測されることがその根拠とされる．⼀般に，断層における間隙流体圧が上昇すると，
地震が発⽣しやすい状態になる．これは次のように説明される．地震は断層⾯に沿った急激
な滑り破壊であり，これは断層⾯における剪断応⼒が断層⾯の摩擦強度に達して発⽣する
と考えられている．岩⽯中における剪断破壊の発⽣条件は次式の Coulomb の破壊基準によ
って記述される（e.g., Shearer, 2019）． 
 

𝜏! = 𝜏" + 𝜇	𝜎′! = 𝜏" + 𝜇	(	𝜎!	– 	𝑃	) (1.1) 
 
ここで，𝜏! [Pa] は⾓度 𝜃	[˚]	 の断層⾯における剪断応⼒，	𝜏" [Pa] は断層⾯における固着
⼒，	𝜎′! [Pa] は断層⾯における有効法線応⼒，𝜎! [Pa] は断層⾯における法線応⼒，P [Pa] 
は間隙流体圧，μは摩擦係数である．（1.1）式は，断層⾯における剪断応⼒が，そこでの固
着⼒と摩擦⼒の和に達したときに剪断破壊が起きると解釈される．断層⾯へ流体が浸⼊す
ると，断層⾯の間隙流体圧が上昇して有効法線応⼒が低下するため，流体が存在しない場合
には地震が発⽣しにくいような向きの断層⾯であっても地震が発⽣し得る状態になる． 

間隙流体圧の時空間変化によって群発地震が駆動されるメカニズムは，⼈⼯注⽔に伴う
群発地震の解析（e.g., Terakawa et al., 2012）や地震活動の計算機シミュレーションにより
明らかにされてきた（e.g., Yamashita, 1999; Hainzl, 2004; Jansen et al., 2019）．Terakawa et 
al. (2012) は，Basel (Switzerland) で⾏われた地熱貯留層への涵養注⽔に伴う微⼩地震群に
ついて，それらの震源メカニズム解を⽤いて地震発⽣域における間隙流体圧の⼤きさを推
定した．この⽅法は Focal Mechanism Tomography (Terakawa et al., 2010) と呼ばれ，広域
応⼒場から期待される断層⾯の向きと推定された断層⾯の向きの相違をもとに，式（1.1）
に基づき断層⾯における間隙流体圧の⼤きさの空間分布を推定することができる．解析の
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結果，注⽔点周辺の約 500 m内の領域で 10 MPaを超える⾼間隙流体圧が推定され（最⼤
17 MPa）地震活動の時空間変化は，⾼間隙流体圧領域の時空間変化と調和的であることが
明らかになった．Yamashita (1999) は，半無限⼀様均質弾性体中に垂直かつ矩形の断層を
仮定し，断層下部の⾼流体圧領域から流体が断層内を拡散しつつ，断層⾯内の各要素が式
（1.1）にしたがって剪断破壊するようなモデルで地震活動をシミュレートした．この際，
間隙率を断層の滑りとともに増⼤させている．シミュレーションの結果，次のようなことが
明らかにされた．まず，新たな間隙の⽣成に必要な臨界滑り量が⼗分に⼩さい場合，地震発
⽣により新たに破壊した領域内で間隙が⽣成され，そこへ周囲から流体が流⼊する．これに
より，破壊域の先端では強度が⼀時的に⾼まり，結果として⼤きな滑りに発展するのを阻害
する効果をもたらす．ゆえに，本震のように規模が群を抜いて⼤きな地震が起こらず，地震
活動は群発地震的になる（図 1.3）．このことは，空隙⽣成に必要な臨界滑り量が⼩さく，流
体に富んでいるような環境では，群発地震的な地震活動になりやすいことを⽰している．こ
のことについて，Yamashita (1999) は群発地震が⽕⼭地域や中央海嶺付近など破砕度が⾼
い地域で起こりやすい傾向がある (Mogi et al., 1963) ことと整合的であると指摘している．  

（1）の断層⾯への流体の浸⼊による間隙流体圧の上昇が主要因であると考えられるよう
な群発地震では，群発地震活動に伴って拡散的な震源マイグレーション（地震活動域が時空
間的に移動する現象）がしばしば観測される．Shapiro et al. (1997) は，⼀様均質媒質中の
単⼀圧⼒点での矩形関数的な間隙流体圧の上昇を仮定すると，間隙流体圧が時空間的に等
⽅拡散し，その圧⼒点から前線⾯までの距離が時間の 0.5乗に⽐例して発展するようなモデ
ル（以下，Shapiroモデルと表記する．）を提案した．さらに，このモデルをドイツ⼤陸深部
掘削計画 KTB（Kontinentales Tiefbohrprogramm der Bundesrepublik Deutschland）における⽴
坑の深度 9,030‒9,100 m で⾏われた⼈⼯注⽔に伴い発⽣した群発的な地震活動に適⽤した．
その結果，注⽔点から地震活動域の最外縁部までの距離の時空間発展（震源マイグレーショ
ンの前線部）とモデルから期待される間隙流体圧の時空間発展が調和的であることを⾒出
した（図 1.4 (a））．さらに，Shapiro et al. (2002) は，上記と同様の解析を Fenton Hill (New 
Mexico, USA) と，Soultz-sous-Forêts (Alsace, France) での⼈⼯注⽔に伴って発⽣した群発
的な地震活動に適⽤し，いずれについても震源マイグレーションの前線部が Shapiro モデ
ルでよく説明されることを⽰した（図 1.4 (b), (c)）．その後，震源マイグレーションを伴う
⾃然群発地震についても Shapiroモデルの適⽤が試みられた．Ventura & Vilardo (2000) お
よび Saccorotti et al. (2002) は，Vesuvius ⽕⼭（Campania, Italy）で，Parotidis et al. (2003) 
および Hainzl (2004) は West Bohemia-Bogtland (Nový Kostel, Czech) で，Hill & Prejean 
(2005) は Mammoth ⽕⼭ (California, USA) でそれぞれ観測された地震活動の震源マイ
グレーションの前線部が Shapiroモデルでよく近似されることを⽰した．同様の解析が世界
各地の⾃然群発地震と⼈⼯注⽔に伴う群発地震について⾏われ，震源マイグレーションを
伴う群発地震の震源分布の時空間発展が概ねこのモデルで説明されることが明らかにされ
た． 
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（2）の⾮地震性プロセスによる応⼒擾乱が駆動メカニズムとして考えられる様な群発地
震は，ダイクの貫⼊（e.g., Okada & Yamamoto, 1991; Toda et al., 2002; Sigmundsson et al., 
2015）や⾮地震性すべり（e.g., Lohman & McGuire, 2007; Wicks et al., 2011; Himematsu & 
Furuya, 2015）による応⼒場の変化に伴って発⽣すると考えられている．Toda et al. (2002) 
は，2000 年伊⾖諸島群発地震の発⽣メカニズムとして，測地学的データをもとにダイク貫
⼊による応⼒速度の継続的な上昇を提案し，地震活動時系列のタイプは，応⼒増加が急激で
ある場合は本震−余震型になり，それが継続的である場合は群発地震型になるという議論
を展開した．Lohman & McGuire (2007) は，Salton trough（California, USA）で観測され
た群発地震について，群発地震のみから計算される地殻変動量だけでは，観測された地殻変
動を説明できないことから，⾮地震性すべりによって群発地震がトリガーされた可能性を
指摘した．また，これらの群発地震では，震源分布の時空間発展が経過時間の 1 乗に⽐例す
る震源マイグレーションが観測され，これは⾮地震すべりの速さと同様な特徴であること
が指摘されている（e.g., Hayashi & Morita, 2003; Lohman & McGuire, 2007; Roland & 
McGuire, 2009; Wicks et al., 2011）． 
 
１.１.３ 群発地震の時系列と継続時間 

 本震の⼤きさで決まる本震−余震型の地震活動の時系列とは異なり，群発地震の継続
時間は極めて多様であり，数⽇程度で終息するものから数年以上継続するものもある．これ
までにも，群発地震の継続時間特性に着⽬した研究が⾏われてきたが（e.g., Benoit & 
McNutt, 1996; Vidale & Shearer, 2006; Vidale et al., 2006; Llenos et al., 2009; Llenos & 
Michael, 2019; Llenos & van der Elst, 2019; Hauksson et al., 2019），何が群発地震の継続時
間を規定しているのかといった議論が不⾜している．そのため，群発地震の継続時間の多様
性が何によってもたらされているのかは未だ明らかにされていない． 
先述の通り，本震−余震型の地震活動では，最⼤地震である本震が発⽣した後に，それよ

りも規模の⼩さい余震が発⽣し，その数は時間とともに冪関数的に減少することが経験的
に知られている（改良⼤森公式）．⼀⽅，群発地震の時系列は改良⼤森公式に従わず，時間
的に不規則に消⻑する（e.g., Hainzl & Ogata, 2005; Llenos et al., 2009; Okutani & Ide, 2011）．
ゆえに，改良⼤森公式に礎をおく統計数理的モデル（例えば，ETASモデル（Ogata, 1988））
のみで，群発地震の時系列を説明・予測することは困難である．⼀⽅で，ETASモデルを改
良して群発地震的な地震活動も説明可能にした統計数理的なモデルが提案されている（e.g., 
Kumazawa & Ogata, 2014; Llenos & Michael, 2019）．しかし，これらは地震活動の時系列を
よく説明するものの，点過程としての地震活動から経験的に導かれたモデルであるため，モ
デルパラメータがどのような物理的情報を反映しているのかを知ることが難しい．そのた
め，統計数理的アプローチのみで群発地震の継続時間を規定する要因を探るのは現段階で
は困難であると⾔える． 
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１.２ 本研究の⽬的と本論⽂の構成 

 以上で概観したように，震源マイグレーション・⾮地震性すべりといった群発地震に付随
する現象の解析を通して，ある地域で発⽣した群発地震の震源分布がどのように時空間発
展し，どのようなメカニズムで駆動されているかが明らかにされてきた．複数の群発地震を
⽐較し，共通項や差異を議論した例もある（e.g., Benoit & McNutt, 1996; Vidale & Shearer, 
2006; ; Vidale et al., 2006; Passarelli et al., 2018）ものの，研究例がまだ少なく，⼗分に議論
されていない．特に，群発地震の継続時間が何によって規定されているのかという問題は未
解決のままであった．⾼品質な観測波形記録と震源カタログが蓄積され，地震活動を時空間
的に⾼分解能で解析することが可能になったいま，これまで解明されてこなかった群発地
震の継続時間を規定する要因を研究することは，群発地震という現象の理解を進展させる
ために重要である．また，このことは群発地震の継続時間を予測するということにつながり，
社会的にも重要な課題である． 

そこで，本研究では拡散的な震源マイグレーションを伴う群発地震（以下では，群発地震
と略記する．）の継続時間の多様性に着⽬し，それを規定する要因の解明を⽬的として，次
の⼆つのアプローチをとる． 

(1) 継続時間が様々な複数の群発地震について，時空間発展の特徴量の⼀つである震源マ
イグレーションの拡散係数を推定し，群発地震の継続時間との関係を調べる． 

(2) その中で特に⻑期継続しているものに注⽬し，地震活動の時空間発展や発⽣・駆動メ
カニズムについての詳細な検討を⾏う． 

 本論⽂の構成は，以下の通りである．第１章では，群発地震についての過去の研究を概観
した上で，問題点および本研究の⽬的とアプローチを明らかにした．第２章では，東北⽇本
内陸における複数の群発地震を対象に，震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継
続時間の関係を調べる．第３章と第４章では，第２章で扱った群発地震のうち，活動が⻑期
継続している森吉⼭地域における群発地震に着⽬し，その発⽣と継続の物理的メカニズム
について検討を⾏う．このうち第３章では，観測波形記録の S コーダ波部分に現れる特徴
的な波群の時間変化と発⽣源の位置を推定し，それらとこの地域における群発地震の関係
を議論する．続く第４章では，震源位置を⾼精度に再決定し，森吉⼭地域における群発地震
の震源分布の時空間発展を⾼分解能で明らかにするとともに，波形相関にもとづき波形形
状が群発地震活動の推移とともにどのように変化するのかを検討することで，本地域にお
ける群発地震の⻑期継続の要因を議論する．以上を踏まえ，第５章では総括的な議論を⾏う
とともに，今後期待される研究について⾔及し，第６章では本論⽂の結論を述べる． 
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図 １.1 地震活動の時系列のパターン (a) 本震−余震型，(b) 前震−本震−余震型，(c) 群発地震型 

 
 
 
 
 

 
図 １.2 第⼀種群発地震と第⼆種群発地震の地震活動時系列の例. (a) 第⼀種群発地震のマグニチュード

の時系列（上段）および積算地震数の時系列（下段）．(b) 第⼆種群発地震のマグニチュードの時系列（上

段）および積算地震数の時系列（下段）． 
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図 １.3  Yamashita (1999) による群発地震のシミュレーション．(a)シミュレーション結果のマグニチュ

ードの時系列．シンボルの種類は断層全域における有効応⼒ [MPa] を，T と M は無次元化した時刻とマ

グニチュードをそれぞれ表す（Yamashita 1999 Figure, 3a）．(b) 間隙流体圧の時空間変化．T は無次元化

した時刻を，P [MPa] は断層モデルの要素における間隙流体圧を⽰す．破線は無次元化時刻 T における破

壊の先端を表す（Yamashita 1999, Figure 4）． (c) 群発地震のシミュレーションのイメージ図（Yamashita 

1999, Figure 5）． 
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図 １.4 震源マイグレーションの例．(a) KTB での注⽔実験に伴う地震活動の時空間発展．菱形はそれぞ

れの地震について，経過時間と拡散開始点からの距離の点である．破線および点線は拡散係数 D [m2/s] 対

応した拡散曲線を表す（Shapiro et al. 1997, Figure 1）．(b) Fenton Hill での⼈⼯注⽔に伴う地震活動の時

空間発展．＋印はそれぞれの地震について，経過時間と拡散開始点からの距離の点である．実線は拡散係

数 D [m2/s] に対応した拡散曲線を表す（Shapiro et al. 2002, Figure 2a）(c) Soultz での⼈⼯注⽔に伴う地

震活動の時空間発展．図の⾒⽅は (b) と同様である（Shapiro et al. 2002, Figure 2b）． 
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第２章  

群発地震の継続時間と震源マイグレーションの拡散係数 

本章は Amezawa et al. (2021, Earth, Planets and Space, 73, 148) の内容をもとに執筆した． 
 
２.１ はじめに 

群発地震は，特に地震活動の継続時間という点で，通常の地震系列と⼤きく異なる．第１
章で⾔及したように，群発地震の活動時系列は改良⼤森公式（宇津, 1957）に従わず，地震
数が不規則に消⻑する．また，群発地震の継続時間はきわめて多様であり，数⽇程度で終息
するものから数年以上継続するものもある．しかし，何が群発地震の継続時間に多様性をも
たらしているのかは明らかにされていない．群発地震の継続時間を規定する要因を明らか
にし，それを定量評価することは，群発地震の発⽣メカニズムの理解を深めるために重要で
ある．また，群発地震の継続時間の理解からその終息時期を予測できれば，防災および減災
のために有⽤な情報が得られることが期待される．そのためには，複数の群発地震の震源分
布の時空間発展の特徴量を抽出し，それと継続時間との対応を調べるという⽅法が有効な
アプローチの⼀つである． 

群発地震に関する研究では，地震活動域が時間とともに移動する現象（震源マイグレーシ
ョン）の解析が多く⾏われてきた．第１章で述べたように，⼀様均質媒質中で単⼀圧⼒点か
らの流体圧の等⽅拡散を記述する Shapiroモデル（Shapiro et al., 1997）から期待される流
体圧拡散の前線部の時空間発展が，震源マイグレーションの前線部のそれと調和的である
ことが，⼈⼯注⽔の坑井周辺や⽕⼭地熱地域で発⽣する震源マイグレーションを伴う群発
地震について確認されている．そのため，地殻内の間隙流体圧の時空間変化による断層⾯の
有効法線応⼒の低下が，これらの地域における群発地震の駆動要因の⼀つとして考えられ
てきた． 

震源マイグレーションの拡散係数は，群発地震の震源分布の時空間発展の特徴量である．
よって，複数の群発地震についてこれを推定し，群発地震の継続時間とともに⽐較すること
で，群発地震の継続時間を規定する要因についての議論が可能になる．しかしながら，震源
マイグレーションの前線部に対しどのように Shapiro モデルを適⽤するのかについての統
⼀的な基準はなく，複数の群発地震についての⽐較は困難である．そこで，本研究では
Shapiroモデルの適⽤基準を設け，東北⽇本内陸における震源マイグレーションを伴う複数
の群発地震を対象として，⼀貫した⽅法で震源マイグレーションの拡散係数（以下，拡散係
数と略記する．）を推定した．さらに，拡散係数と群発地震の継続時間の間にどのような関
係があるのかを調べた． 
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２.２ 使⽤データと⼿法 

２.２.１ 東北⽇本内陸における群発地震活動 

 本研究では，東北⽇本内陸の 5地域における群発地震を解析対象とした．2011 年東北地
⽅太平洋沖地震（Mw 9.0; 2011-03-11 14:46:18.12 (UT+9）以下，東北沖地震と略記する．）
発⽣後に，それまで顕著な地震活動が観測されていなかった東北⽇本内陸の複数地域にお
いて，地震活動が誘発された．特に，森吉⼭（図 2.1 (a)），⾓館（図 2.1 (b)），⽉⼭（図 2.1 
(c)），仙台⼤倉（図 2.1 (d)），⽶沢−喜多⽅地域（図 2.1 (e)）においては，震源マイグレー
ションを伴う群発地震活動がほぼ同時期に誘発された．これらは，東北沖地震による静的応
⼒変化が負の領域に位置しているのにもかかわらず誘発されたこと（Terakawa et al., 2013），
地震活動域下部の地震波速度が周囲よりも低く推定されたこと（Okada et al., 2015），震源
マイグレーションが観測されたこと（Kosuga, 2014; Okada et al., 2015; Yoshida & Hasegawa, 
2018a, b）から，東北沖地震による東北⽇本の応⼒場の変化によって，地殻中部に貯留され
ていた⾼圧の流体が上昇してきて駆動した地震活動であると考えられている． 
 これらの群発地震の震源分布は，いずれも 4‒6 km 程度の空間サイズである（図 2.2）が，
その継続時間は⼤きく異なる（図 2.3）．具体的には，⾓館（図 2.3 (b)），⽉⼭（図 2.3 (c)），
および仙台⼤倉地域（図 2.3 (d)）の群発地震活動が，数ヶ⽉程度で終息しているのに対し，
森吉⼭地域（図 2.3 (a)）と⽶沢−喜多⽅地域（図 2.3 (e)）の⼀部では，地震活動度は活動
初期に対して⼤きく低下しているものの，活動開始から 10年余り経過した今なお地震活動
が継続している． 
 本研究では，これらの領域（図 2.1 (a)‒(e)）について，気象庁⼀元化震源カタログに記載
されている， 2011 年 3⽉ 11 ⽇から 2019年 12⽉ 31 ⽇の間に発⽣した地震のうち，震源
の深さが 20 km 以浅かつ，気象庁マグニチュード 1.0 以上の地震を対象に解析を⾏なっ
た．⽶沢−喜多⽅地域の群発地震活動は，空間的にも時間的にも複数のクラスターに分かれ
ている（Yoshida & Hasegawa, 2018b）ため，それぞれ⽶沢−喜多⽅ A, B, C, D と分割し独
⽴のデータセットとして扱った（図 2.2 (e), 図 2.4）．また，このうちAと Bについては，
地震活動が開始してから約50⽇までの期間とその後の期間で地震活動の様相が著しく異な
る（図 2.5）ため，Yoshida & Hasegawa (2018b)と同様に地震系列を時間的に分割し，それ
ぞれ A-1，A-2，B-1，B-2 とした． 
 
２.２.２ 群発地震の継続時間の定量化 

 群発地震の活動時系列は改良⼤森公式に従わないものの，時間とともに徐々に減衰して
いく．本研究ではこの性質をもとに，群発地震の活動継続時間を定量化した．図 2.6に本研
究で解析対象とした群発地震のマグニチュードと積算地震数の時系列を⽰す．いずれの群
発地震も，解析対象期間の後半になるにつれ地震数が減少し，初期に⽐べて地震活動度が⼤
きく低下していることがわかる．このことに着⽬し，本研究では群発地震の終息タイミング
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を，対象とする群発地震の積算地震数が，その解析対象期間内における全地震数の 90%に
達した時点とし，これを EVT90 [day] と定義した． 
 
２.２.３ 震源マイグレーションの拡散係数の推定 

 本研究では，群発地震の震源マイグレーションに対し，その最外部（前線）が単⼀圧⼒点
（拡散原点）からの間隙流体圧の等⽅拡散で記述される Shapiroモデルを適⽤して，震源マ
イグレーションの拡散係数を推定した．このモデルによると，⼀様均質媒質中の単⼀圧⼒点
で矩形関数的な流体圧の上昇が起きた場合，流体圧の等⽅的な時空間変化は 
 

𝑟 = √4𝜋𝐷𝑡 (2.1) 
 
のように記述される．ここで，𝑟	[m] は拡散原点からの距離，𝑡	[s] は拡散開始時刻からの経
過時間，𝐷	[m#/s] は拡散係数である．実際に観測された震源マイグレーションの前線部を
式（2.1）で記述するためには，まず震源マイグレーションの拡散原点を推定する必要があ
る．これまでの⾃然群発地震についての研究では，時間・空間原点は最初に観測された地震
の発震時と震源位置とされることがほとんどであった．しかし，真の拡散原点は未知である
ため，最初の地震に拡散原点を固定してしまうと，震源マイグレーションの拡散係数の推定
にバイアスを与えてしまう恐れがある．そこで本研究では，理論拡散曲線とフィッティング
に使⽤したデータの RMS残差が最⼩になるように，グリッドサーチによって拡散原点を推
定した．サーチする空間グリッド間隔は⽔平⽅向・深さ⽅向にいずれも 0.5 km とした．拡
散が開始する時間（時間原点）についても拡散原点の位置（空間原点）と同様に予備的なグ
リッドサーチを⾏ったが，空間原点のみサーチした場合の結果とほぼ同様の結果となった
ことと，いくつかの結果で時間原点が地震活動に対して著しく過去に設定されてしまうこ
とが確認された．そこで，時間原点は解析対象領域での最初の地震の発⽣時刻とした． 

理論拡散曲線のフィッティングは，以下のように⾏った．本研究で扱った複数の群発地震
の中には，前項で定義した群発地震の継続時間 EVT90 [day] に達する前に震源マイグレー
ションが停⽌したものがあるため，フィッティングに使⽤するデータの期間を統⼀する必
要がある．このため，全ての解析対象地域の群発地震で震源マイグレーションが観測されて
いる共通の期間として，それぞれの群発地震の積算地震数が全地震数の 30%に達した期間
までのデータをフィッティングに⽤いた．次に，フィッティングを⾏う期間内に発⽣した全
ての地震について，拡散原点の空間位置から震源までの距離と，最初の地震の発⽣時刻から
の経過時間を求めた．このうち距離データに対して，発⽣時間順に 20地震ずつ半数重複さ
せながら，距離の 90 パーセンタイル値を震源マイグレーションの前線部として抽出した．
なお，90 パーセンタイル値を⽤いたのは外れ値を除外するためである．拡散係数は，式（2.1）
の両辺を２乗して線形化し，最⼩⼆乗法で推定した． 
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２.３ 結果 

２.３.１ 震源マイグレーションの拡散係数の推定結果 

解析を⾏った各群発地震の結果を図 2.7に⽰す．ほとんどの群発地震では，フィッティン
グを⾏った期間内で震源マイグレーションが確認できたが，⽶沢−喜多⽅ A-2 については
明瞭な震源マイグレーションが確認できなかったため，理論拡散曲線のフィッティングは
⾏わなかった．理論拡散曲線のフィッティングを⾏ったものについては，拡散係数	𝐷 [m2/s] 
の推定誤差（±2σ）を考慮しても，震源マイグレーションの前線部に対して概ね良好なフ
ィットが得られた．拡散の空間原点のグリッドサーチ結果を図 2.8に⽰す．解析に⽤いたデ
ータセットの最初の地震の震源位置は，拡散の空間原点をグリッドサーチしたときの残差
が⼤きい領域に分布している．これから，最初の地震の震源位置が必ずしも拡散の空間原点
となるわけではなく，空間原点のグリッドサーチを⾏う必要性があったと⾔える． 

以上の結果と⽐較するために，拡散の空間原点を最初の地震の震源位置とし，全期間の地
震を⽤いてフィッティングを⾏った場合の結果を図 2.9 に⽰す．いずれも図 2.7 に⽐べて，
明らかに震源マイグレーションの前線⾯へのフィットが悪いことがわかる．このことから，
前節において設定した拡散係数を推定するための基準は妥当であったと⾔える． 

推定された震源マイグレーションの拡散係数	𝐷 [m2/s] を，各群発地震の EVT90 [day] 
とともに表 2.1 にまとめた．本研究によって推定された拡散係数の値の範囲は 0.01‒2 m2/s 
であった．本研究で扱った群発地震のうち，森吉・⾓館・仙台⼤倉・⽶沢−喜多⽅地域につ
いて，先⾏研究でそれぞれ独⽴な⽅法で推定されていた拡散係数の推定値は，0.01‒5 m2/s
であり（Kosuga, 2014; Okada et al., 2015; Yoshida & Hasegawa, 2018a, b），本研究の結果は
これらから⼤きく逸脱するものではない． 
 
２.３.２ 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の関係 

本研究で推定した群発地震の震源マイグレーションの拡散係数 𝐷 [m2/s] と継続時間
EVT90 [day] の間には，相関係数 ‒0.85の明瞭な負の相関があることが明らかとなった（図
2.10）．この負の相関関係は，𝐸𝑉𝑇90	~	𝐷–".&から	 𝐸𝑉𝑇90	~	𝐷–'."の冪乗則に従う．このこと
から，拡散係数が⼤きい場合には，群発地震の継続時間は短い（逆もまた同じ）ということ
が⾔える．本研究では全群発地震活動 90%の地震が発⽣するまでの時間をもって群発地震
の継続時間と定義したが，その基準値をさまざまに変化させた EVT-N [day] （Nは 50-95
の値）と拡散係数 𝐷 [m2/s]の間にも，⼀貫して負の相関関係が成り⽴っている（図 2.11）． 
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２.４ 議論 

２.４.１ 震源決定精度の推定結果への影響の検討 

 2.3節では気象庁⼀元化震源カタログを使⽤したが，拡散係数の推定には拡散原点から震
源までの距離を⽤いるため，使⽤する震源カタログの震源決定精度の影響を受ける．そこで
本項では，より⾼精度に再決定された震源カタログである Japan Unified hIgh-resolution 
relocated Catalog for Earthquakes (JUICE) (Yano et al., 2017)を⽤いて，同様の解析を⾏い，
本研究で得られた結果の妥当性を確認した． 
JUICE は⾼精度相対震源再決定法の⼀つである Double-Difference 法 (Waldhauser & 
Ellsworth, 2000; Appendix A) を⽤いて，既知の震源位置を⾼精度に再決定した震源カタロ
グである．JUICEには，防災科学技術研究所のHi-net カタログに記載されている地震のう
ち，⽇本列島周辺で 2001 年から 2012 年までに発⽣した深さ 40 km以浅の 110万地震に対
して再決定された震源位置が含まれている．図 2.12 は，本研究で解析対象とした群発地震
の 2011 年から 2012 年に発⽣したマグニチュード 1.0以上の地震の震央分布を，JUICEと
気象庁⼀元化震源カタログを⽤いて⽐較したものである．JUICE による震源分布の空間的
なばらつきは，気象庁⼀元化震源でのプロットに対して⼀般的に⼩さい．⼀⽅，JUICEは⾼
精度に推定された震源のみからなるカタログであるため，気象庁⼀元化震源と⽐べて地震
活動の網羅性は低い． 
 JUICE 震源を⽤いた場合の震源マイグレーションの前線部に対する理論拡散曲線のフィ
ッティング結果を図 2.13に⽰す．ほとんどの群発地震について，震源マイグレーションの
前線部に対する概ね良好なフィットが得られた．ただし，森吉⼭地域の群発地震に対する結
果については，震源マイグレーションの前線部をうまく抽出することができていないと判
断したため，継続時間との⽐較から除外した．JUICE を⽤いた場合の拡散の空間原点のグ
リッドサーチ結果を図 2.14に⽰す．気象庁⼀元化震源を⽤いた場合と同様に，解析に⽤い
たデータセットの最初の地震の震源位置は，拡散の空間原点をグリッドサーチしたときの
残差が⼤きい領域に分布している．このことから，より震源位置の精度が⾼い JUICEを⽤
いた場合でも，最初の地震の震源位置が必ずしも拡散の空間原点となるわけではないこと
がわかる． 
JUICE を⽤いて推定した震源マイグレーションの拡散係数 𝐷 [m2/s]と，JUICE を⽤い

た場合の継続時間EVT90 [day] を表2.2にまとめた．震源マイグレーションの拡散係数は，
気象庁⼀元化震源を⽤いて求めた場合の値（表 2.1）とは異なるが，推定値のオーダーは同
様である．図 2.15に JUICEを⽤いた場合の震源マイグレーションの拡散係数と EVT90を
両対数プロットした結果を⽰す．気象庁⼀元化震源を⽤いた場合の結果（図 2.10）と同様
に，両者の間に強い負の相関が認められる．この場合，負の相関関係は 𝐸𝑉𝑇90	~	𝐷–".& の冪
乗則に従うように⾒える．しかし，JUICEにおけるカタログの上限期間が短いために，いく
つかの群発地震に対して継続時間が正しく評価できていない可能性を考慮すると，この⼩
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さめの冪指数は⾒かけ状のものであると考えられる． 
 
２.４.２ 下限マグニチュードの推定結果への影響の検討 

使⽤した震源カタログが，あるマグニチュード以上の地震をもれなく検知できているか
否かは，拡散係数および群発地震の継続時間 EVT90 [day] の推定に影響を与える．気象庁
⼀元化震源の東北⽇本内陸における下限マグニチュードは，M J = 1.0‒1.5 程度（M J：気象
庁マグニチュード）であると考えられている（e.g., Nanjo et al., 2010）．各群発地震のマグ
ニチュード別頻度分布を気象庁⼀元化震源，JUICE についてそれぞれ作成したものを，図
2.16，図 2.17に⽰す．ほとんどの領域について，マグニチュード 1.0以上で概ねGutenberg-
Richterの法則 (Gutenberg & Richter, 1944) をみたしており，頻度分布は直線的に分布し
ているが，⼀部の領域では直線から外れているように⾒える．そこで本項では，下限マグニ
チュードを 1.5とより厳しく設定して，下限マグニチュードが 1.0の場合と同様の解析を⾏
ない，本研究で得られた結果の妥当性を検討した． 
図2.18に下限マグニチュード1.5とした場合の理論曲線のフィッティング結果を，図2.19

に拡散の空間原点のグリッドサーチ結果を⽰す．また，JUICE を⽤いた場合についても同
様な検討を⾏った（図 2.20，図 2.21）．気象庁⼀元化震源および，JUICEを⽤いて，下限マ
グニチュードを 1.5として推定した拡散係数 𝐷 [m2/s]と群発地震の継続時間 EVT90 [day] 
をそれぞれ表 2.3, 表 2.4にまとめた．また，図 2.22 に気象庁⼀元化震源と，JUICEを⽤い
て推定された拡散係数と EVT90を両対数プロットした結果を⽰す．どちらについても，下
限マグニチュードが 1.0の場合と同様に，負の相関関係が認められる．前項での議論と同様
に JUICEを⽤いた場合の結果では，気象庁⼀元化震源を⽤いた場合に⽐べて冪指数が⼩さ
い．冪指数は下限マグニチュードが 1.0の場合の結果と同等であることから，この冪指数の
違いは下限マグニチュードではなく，前項で述べたように，使⽤した震源カタログに収録さ
れている期間の違いに起因していると考えられる． 
 
２.４.３ 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の関係の解釈 

震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間 
 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間が逆相関するという関係は，地
震活動が⾼速で拡散していく群発地震ほど短期間で終息する（その逆も然り）ということを
意味する．Shapiro et al. (1997) によると，Shapiroモデルにおける流体圧の拡散係数は浸
透率に⽐例し，流体の粘性に反⽐例する．ここで，浸透率 𝐾	[m#]は 𝐾 = (𝜇/𝜌𝑔)	𝑘 で表さ
れ，𝜌	[kg/m(] は密度，𝜇	[Pa ∙ s] は流体の粘性係数，𝑔	[m/s#]は重⼒加速度，𝑘	[m/s] は透
⽔率（Darcyの透⽔係数）である．したがって，これらのパラメタが群発地震の継続時間に
関係すると考えられる．以下では，先⾏研究での群発地震の解釈をもとに，これらのパラメ
タが群発地震の継続時間にどのように影響しているか議論する． 
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Hauksson et al. (2019) は，Cahuilla Valley (California, USA) で観測された群発地震が，
0.006‒0.01 m2/s という⾮常に低い震源マイグレーションの拡散係数を持つことと，その活
動が 2 年以上にわたって⻑期継続していることを報告した．また，群発地震が⻑期化した
要因として，群発地震域に分布する硬質な深成岩による低浸透率な環境を指摘した．⼀⽅，
地震活動が⽐較的短期間（数時間から数⽇）で終息した群発地震については，以下のような
解釈がなされている．Yukutake et al. (2011) は箱根⽕⼭における群発地震について，震源
マイグレーションの拡散係数を推定し，0.5‒1.0 m2/sという⽐較的⾼い推定値を得た．また，
⾼精度に再決定された震源位置から，群発地震の震源分布は鉛直⽅向に⻑辺を持つ，厚さ 1 
km程の⾯的な分布であり，それが複数存在することを明らかにした．さらに，この⾯的な
震源分布と⽐較的⾼い拡散係数の推定値から，この群発地震は⾼浸透率な断層破砕帯に⾼
圧の流体が浸⼊することによって駆動された可能性があることを指摘した．Shelly et al. 
(2016) は Long Valley caldera (California, USA) における群発地震について，震源マイグレ
ーションの拡散係数を推定し，Yukutake et al. (2011) と同様の 1 m2/s という⽐較的⾼い
推定値を得た．この研究報告では，群発地震域が活動的⽕⼭のカルデラ内に位置しているこ
とから，この群発地震は地震活動域の深部に存在するマグマ溜まりから脱ガスして⽣じた
⽔や⼆酸化炭素を主体とする⽐較的粘性率の低い流体によって駆動された可能性を指摘し
た． 
 以上の群発地震についての解釈から，群発地震の継続時間は，地殻の浸透率が⾼い場合や
駆動要因である流体の粘性係数が低い場合には短期的である傾向がわかる．また，これらの
パラメタは，間隙流体圧の時空間変化に影響しており，群発地震活動の時空間変化を規定し
ていると考えられる．これらのパラメタを天然の群発地震発⽣域で直接計測・推定すること
は困難であるが，震源マイグレーションの拡散係数を介しての推量は可能である． 
 
本研究で明らかになった冪乗則からの⽰唆 
 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の関係は，‒0.5から ‒1.0を冪指
数にもつ冪乗則となることが本研究で明らかになった．以下では，群発地震の継続時間が，
震源マイグレーションの継続時間と等しいと仮定した上で，この冪乗則について議論する． 

震源マイグレーションの拡散係数 𝐷 [m2/s] と，群発地震の継続時間 𝑡 [s] について，
𝑡	 ∝ 	𝐷)".&	to	𝐷)'."  が成り⽴つとき，式（2.1）から，𝑟	 ∝ 	𝐷".&(𝐷–'.")".&	to	𝐷".&(𝐷–".&)".& =

𝐷"	to	𝐷".#&となる．これは，𝑟 は 𝐷 に⽐例した有限の値を持ち，群発地震が永続したとし
ても，群発地震域は無限に拡がらないことを⽰している．実際，本研究で解析を⾏なった森
吉⼭地域（図 2.1 (a), 2.2 (a)）における群発地震は，103 ⽇以上継続しているが，その震源
分布は 4‒5 km程度の領域に収まっている．解析を⾏なった他の地域における群発地震域の
空間サイズも森吉⼭地域のものと同等である（図 2.2）．また，地殻内には無数の弱⾯が存在
し，そこへの無尽蔵の流体供給が⾏われるならば，間隙流体圧が⾼い領域が無限に拡がり，
群発地震は震源マイグレーションの拡散係数の値によらず，永続的にその震源分布を時空
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間発展させると考えられる．しかしながら，実際には群発地震の継続時間は有限であり，𝑟 
は 𝐷 に⽐例した有限の値を持つと考えられる．これらのことから，地殻内における流体貯
留域のサイズまたは，群発地震域への流体供給レートは，地域によらずほぼ同等であること
が⽰唆される． 
 
震源マイグレーションの停⽌ 
 本研究で解析を⾏なった群発地震の中には，震源マイグレーションが停⽌した後も地震
活動が継続したものが存在する（例えば，図 2.7(h)）．以下では，震源マイグレーションが
ある距離で停⽌する理由と，その後も地震活動が継続する理由について考察を⾏う． 

間隙流体圧の時空間変化が拡散⽅程式に従う場合，間隙流体圧の⼤きさは拡散原点から
の距離とともに減少する．したがって，流体が無限に供給されない場合，間隙流体圧によっ
て変化する断層⾯の有効法線応⼒の⼤きさは，拡散原点から断層までの距離が⼤きくなる
ほど減少する．このため，群発地震発⽣から時間が経過し，流体供給点から震源マイグレー
ションの前線部までの距離が増加すると，ある距離以遠では有効法線応⼒の低下が地震す
べりの発⽣に不⼗分となり，震源マイグレーションが停⽌すると考えられる． 
 ⼀⽅，震源マイグレーションが停⽌した後も地震活動が継続する場合がある．ある領域内
での地震活動が維持されるための条件の⼀つとして，地震同⼠の相互作⽤が挙げられる．こ
れは，ある地震による局所的な応⼒擾乱が，別の地震を誘発するというものである．Hainzl 
(2004) は，１辺 3 kmの平⾯が複数の⼩断層に分けられているような断層モデルを設定し，
間隙⽔圧が断層の深部側から時間とともに上昇していくような状況で，群発地震をシミュ
レートした．この際，個々の⼩断層では，地震発⽣後に⾮地震性の余効すべりが発⽣するこ
とで，群発地震域において局所的に応⼒が擾乱され，他の断層では Coulombの破壊基準に
したがって地震が発⽣する．シミュレーションの結果，震源マイグレーションは設定した領
域の境界で停⽌する（それ以遠には断層が存在しない）が，その後も地震活動が継続するこ
とがわかった．これは，各断層における余効すべりによる応⼒擾乱によって地震が連鎖した
ためであると指摘している．しかし，上記のシミュレーションでの地震活動は時間とともに
減衰していくようにみえるため，⾮常に⻑期にわたって継続するような群発地震の地震活
動が維持される条件としては不⼗分である．地震活動を⻑期的に維持する条件の候補とし
てこの他に考えられるものは，流体の追加供給による⾼間隙流体圧状態の保持や，⽐較的⾼
速な断層強度の回復などである． 
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２.５ まとめ 

 本章では，東北⽇本内陸で発⽣した複数の群発地震について，震源マイグレーションの拡
散係数と群発地震の継続時間の関係を調べた． 

異なる地域間の群発地震について⽐較を⾏うために，各群発地震の拡散の時空間原点か
ら各震源までの距離と経過時間を⼀貫した⽅法で推定し，震源マイグレーションの前線部
を抽出した．フィッティングに⽤いるデータの期間は，各群発地震において解析対象期間内
に発⽣した総地震数の 30%に達するまでの期間とし，Shapiro et al. (1997) で提案された流
体圧の等⽅拡散モデルを震源マイグレーションの前線部に当てはめ，震源マイグレーショ
ンの拡散係数を推定した．また，群発地震の継続時間は，対象とする群発地震の積算地震数
が，その解析対象期間内に発⽣した総地震数の 90%に達した時点までとした． 

解析の結果，拡散係数と群発の継続時間の間には強い負の相関があることが明らかにな
った．この相関関係は，‒0.5から ‒1.0の冪指数を持つような冪乗則に従う． 

震源マイグレーションの継続時間と群発地震の継続時間が等しいと仮定すると，本章で
明らかになった冪乗則 𝑡	 ∝ 	𝐷)".&	to	𝐷)'." が成り⽴つとき，𝑟	 ∝ 	𝐷"	to	𝐷".#& となる．この
ことは，𝑟 は 𝐷 に⽐例した有限の値を持ち，群発地震が永続したとしても，群発地震域は
無限に拡がらないことを⽰しており，地殻内における流体貯留域のサイズまたは，群発地震
域への流体供給レートは，地域によらずほぼ同等であることを⽰唆する． 

本章で解析を⾏なった群発地震の中には，震源マイグレーションが停⽌した後も地震活
動が継続したものが存在する．拡散原点からの距離とともに，間隙流体圧が低下するため，
ある距離以遠では有効法線応⼒の低下が地震すべりの発⽣に不⼗分になることで，震源マ
イグレーションが停⽌すると考えられる．また，その後も地震活動が継続する理由としては，
群発地震そのものによる局所的な応⼒擾乱，流体の追加供給による⾼間隙流体圧の保持，⽐
較的早い断層強度の回復といった要因が考えられる． 
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図 ２.1 東北⽇本における 2011‒2019 年の地震活動．⿊⾊の＋印は深さ 20 km 以浅，マグニチュード 1

以上の地震の震央位置，星印はそのうちマグニチュードが 5 以上のものをそれぞれ表す．⾚枠は (a) 森吉 

(b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 (e)⽶沢−喜多⽅地域における群発地震域の位置を表す．紫枠は 2011 年

東北地⽅太平洋沖地震の断層モデルを表す（Yamazaki et al., 2018）． 
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図 ２.2  (a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 (e)⽶沢−喜多⽅地域における震源分布．丸は

2011‒2019 年に発⽣したマグニチュード 1 以上の地震について震源の深さを⾊で，マグニチュードを丸の

⼤きさで表す．⻘⾊の星印は各領域における最初の地震の震央を表す．(e) の⿊枠は⽶沢−喜多⽅地域の

群発地震について，本研究で分割した⼩領域（A‒D）を表す． 
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図 ２.3 東北⽇本の地震活動の時間空間変化（深さ 20 km 以浅，マグニチュード 1 以上）．左図の⾚枠は

図 2.1 における⾚枠と同様．右図の⾚線は 2011 年東北地⽅太平洋地震の発⽣時刻を表す．  
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図 ２.4 ⽶沢−喜多⽅地域における群発地震活動の震央位置の時間変化．丸は 2011‒2019 年に発⽣したマ

グニチュード 1 以上の地震の震央を⽰す．丸の⾊は 2011‒03‒11 からの経過⽇数を表す．⿊枠は⽶沢−喜

多⽅地域の群発地震について，本研究で分割した⼩領域（A‒D）を表す． 
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図 ２.5 (a) ⽶沢−喜多⽅ A および， (b) B領域における⽇別地震数の時間変化．紫⾊と緑⾊の期間は本

研究において定義した A-1, B-1 と A-2, B-2 の期間を表す． 
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図 ２.6 本研究で解析した群発地震の各領域におけるマグニチュードの時系列（⿊⾊の実線）および積算

地震数の時系列（紫⾊の曲線）．⾊付きの実線は EVT-N [day] の⽇数を⽰し，各⾊は EVT50（紺⾊），EVT60

（⽔⾊），EVT70（緑⾊），EVT80（⻩⾊），EVT90（橙⾊），EVT95（茶⾊）を表す． 
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図 ２.7 震源マイグレーションの拡散曲線のフィッティング結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台

⼤倉 についての結果．⿊点はそれぞれの地震についての拡散開始点からの経過時間と距離のプロット．オ

レンジ⾊の丸は理論曲線のフィッティングに⽤いたデータを表す．実線はフィッティング RMS が最⼩の

理論曲線を表す．破線はフィッティング RMS が最⼩の拡散係数±2σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線

を表す． 
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図 2.7（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅

B-2 (i) ⽶沢−喜多⽅C, (j) ⽶沢−喜多⽅Dにおける結果． 
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図 ２.8 拡散の空間原点のグリッドサーチ結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 における結

果．⾊は最⼩値で規格化したフィッティング RMS を表す．⽩⾊の逆三⾓形はフィッティング RMS が最⼩

のグリッド位置を⽰す．⽩⾊の丸は最初の地震の震源位置を⽰す．⿊⾊の中抜きの丸は解析に⽤いた地震

の震源位置を⽰す．⿊⾊の実線は深さ断⾯と⽔平断⾯の位置を⽰す． 
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図 2.8（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅ A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅ B-2 (i) 

⽶沢−喜多⽅ C, (j) ⽶沢−喜多⽅ D における結果． 
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図 ２.9 拡散の空間原点を最初の地震の震源位置とし，全期間の地震を⽤いてフィッティングを⾏った場

合の結果．⿊点はそれぞれの地震についての拡散開始点からの経過時間と距離のプロット．オレンジ⾊の

丸は理論曲線のフィッティングに⽤いたデータを表す．実線はフィッティング RMS が最⼩の理論曲線を

表す．破線はフィッティング RMS が最⼩の拡散係数±2σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線を表す． 
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図 ２.10 拡散係数 D と EVT90 の散布図．⾚⾊の菱形は本研究で推定した震源マイグレーションの拡散

係数 D [m2/s]と EVT90 [day] を表す．各プロットの誤差棒は震源マイグレーションの拡散係数の 2σ範囲

を⽰している． 
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図 ２.11 拡散係数 D と EVT-N の散布図および，拡散原点の不確実性に基づくD のばらつきの評価．菱

形の⾊は EVT-N [day]のNの値を表す．(a), (b), (c)の菱形に付随する横棒は，最⼩値で規格化したフィ

ッティング RMS が 1.5，2.0，3.0 以下となる場合の拡散係数 D の範囲を⽰す．灰⾊の実線と点線は，そ

れぞれ D‒0.5と D‒1.0に⽐例する直線を表す． 
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図 ２.12 JUICE (Yano et al., 2017) と気象庁⼀元化震源の震源分布の⽐較．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ 

(d) 仙台⼤倉 (e) ⽶沢−喜多⽅ 地域における結果．解析対象の群発地震域における 2011‒2012 年に発⽣

したマグニチュード 1 以上の地震について，オレンジ⾊の丸は JUICEの震央，⻘⾊の丸は気象庁⼀元化

震源の震央をそれぞれプロットしている． 
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図 ２.13  JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いた場合の震源マイグレーションの拡散曲線のフィッティング

結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 についての結果．⿊点はそれぞれの地震についての拡

散開始点からの経過時間と距離のプロット．オレンジ⾊の丸は理論曲線のフィッティングに⽤いたデータ

を表す．実線はフィッティング RMS が最⼩の理論曲線を表す．破線はフィッティング RMS が最⼩の拡

散係数±2σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線を表す． 
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図 2.13（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅B-
2 (i) ⽶沢−喜多⽅C, (j) ⽶沢−喜多⽅Dにおける結果． 
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図 ２.14  JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いた場合の拡散空間原点のグリッドサーチ結果．(a) 森吉 (b) 

⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 における結果．⾊は最⼩値で規格化したフィッティング RMS を表す．⽩⾊

の逆三⾓形はフィッティング RMS が最⼩のグリッド位置を⽰す．⽩⾊の丸は最初の地震の震源位置を⽰

す．⿊⾊の中抜きの丸は解析に⽤いた地震の震源位置を⽰す．⿊⾊の実線は深さ断⾯と⽔平断⾯の位置を

⽰す． 
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図 2.14（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅ A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅ B-2 

(i) ⽶沢−喜多⽅ C, (j) ⽶沢−喜多⽅ D における結果． 
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図 ２.15 JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いた場合の拡散係数 D と EVT90 の散布図．紫⾊の丸は JUICEを

⽤いて推定した震源マイグレーションの拡散係数 D [m2/s]と EVT90 [day] を表す．各プロットの誤差棒

は震源マイグレーションの拡散係数の 2σ範囲を⽰している．⽐較のために図 2.10 の結果を中抜きの菱形

と誤差棒で⽰す． 
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図 ２.16 各群発地震における地震の規模別頻度分布．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 (e) ⽶

沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅ A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅ B-2 (i) ⽶沢−喜多⽅ C (j) 

⽶沢−喜多⽅ D についての結果．オレンジ⾊と緑⾊の線はマグニチュード 1.0 および 1.5 の境界を⽰す． 
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図 ２.17 各群発地震における地震の規模別頻度分布（JUICE (Yano et al., 2017) についての結果）． 

凡例は図 2.16と同様． 
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図 ２.18 下限マグニチュードを 1.5 とした場合の震源マイグレーションの拡散曲線のフィッティング結果．

(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 についての結果．⿊点はそれぞれの地震についての拡散開始点

からの経過時間と距離のプロット．オレンジ⾊の丸は理論曲線のフィッティングに⽤いたデータを表す．

実線はフィッティング RMS が最⼩の理論曲線を表す．破線はフィッティング RMS が最⼩の拡散係数±2

σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線を表す． 
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図 2.18（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅B-
2 (i) ⽶沢−喜多⽅C, (j) ⽶沢−喜多⽅Dにおける結果． 
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図 ２.19 下限マグニチュードを 1.5 とした場合の拡散空間原点のグリッドサーチ結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 

(c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 における結果．⾊は最⼩値で規格化したフィッティング RMS を表す．⽩⾊の逆三

⾓形はフィッティング RMS が最⼩のグリッド位置を⽰す．⽩⾊の丸は最初の地震の震源位置を⽰す．⿊⾊

の中抜きの丸は解析に⽤いた地震の震源位置を⽰す．⿊⾊の実線は深さ断⾯と⽔平断⾯の位置を⽰す． 
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図 2.19（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅ A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅ B-2 

(i) ⽶沢−喜多⽅ C, (j) ⽶沢−喜多⽅ D における結果． 
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図 ２.20  JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いて下限マグニチュードを 1.5 とした場合の震源マイグレーシ

ョンの拡散曲線のフィッティング結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 についての結果．⿊点

はそれぞれの地震についての拡散開始点からの経過時間と距離のプロット．オレンジ⾊の丸は理論曲線の

フィッティングに⽤いたデータを表す．実線はフィッティング RMS が最⼩の理論曲線を表す．破線はフィ

ッティング RMS が最⼩の拡散係数±2σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線を表す． 
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図 2.20（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅B-
2 (i) ⽶沢−喜多⽅C, (j) ⽶沢−喜多⽅Dにおける結果． 
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図 ２.21  JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いて下限マグニチュードを 1.5 とした場合の拡散空間原点のグ

リッドサーチ結果．(a) 森吉 (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 における結果．⾊は最⼩値で規格化したフ

ィッティング RMS を表す．⽩⾊の逆三⾓形はフィッティング RMS が最⼩のグリッド位置を⽰す．⽩⾊の

丸は最初の地震の震源位置を⽰す．⿊⾊の中抜きの丸は解析に⽤いた地震の震源位置を⽰す．⿊⾊の実線

は深さ断⾯と⽔平断⾯の位置を⽰す． 
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図 2.21（続き）(e) ⽶沢−喜多⽅ A-1 (f) ⽶沢−喜多⽅ A-2 (g) ⽶沢−喜多⽅ B-1 (h) ⽶沢−喜多⽅ B-2 

(i) ⽶沢−喜多⽅ C, (j) ⽶沢−喜多⽅ D における結果． 
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図 ２.22 下限マグニチュードを 1.5 とした場合の拡散係数 D と EVT90 の散布図．(a) 気象庁⼀元化震源

カタログを⽤いた場合の結果．⽐較のために図 2.10 の結果を中抜きの菱形と誤差棒で⽰す．(b) JUICE 

(Yano et al., 2017) を⽤いた場合の結果．⽐較のために図 2.15 の結果を中抜きの菱形と誤差棒で⽰す． 
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表 ２.1 気象庁⼀元化震源を⽤いて推定した各領域の EVT90 [day] および，震源マイグレーションの拡

散係数 D [m2/s] とその 2σ範囲 

 
 
 
表 ２.2 JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いて推定した各領域の EVT90 [day] および，震源マイグレーショ

ンの拡散係数 D [m2/s] とその 2σ範囲 
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表 ２.3 下限マグニチュードを 1.5 とし，気象庁⼀元化震源を⽤いて推定した各領域の EVT90 [day] お

よび，震源マイグレーションの拡散係数 D [m2/s] とその 2σ範囲 

 
 
 
表 ２.4 下限マグニチュードを 1.5 とし，JUICE (Yano et al., 2017) を⽤いて推定した各領域の EVT90 

[day] および，震源マイグレーションの拡散係数 D [m2/s] とその 2σ範囲 
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第３章  

森吉⼭地域の群発地震における 

Distinct Scattered Wave-packet (DSW) の時間変化 

本章は Amezawa et al. (2019, Earth, Planets and Space, 71, 132) の内容をもとに執筆した．  
 
３.１ はじめに 

地震波形の直達波の後には，振幅が指数関数的に減衰しながら尾を引くような波形が観
測される．これは地殻内のランダムな不均質によって直達波が散乱された結果⽣じる波群
で，コーダ波と呼ばれる（Aki, 1969）．⼀⽅，地下に周囲との速度コントラストが⾮常に⼤
きい領域（流体，クラック，岩体などの領域あるいは⾯）が存在すると，それによって直達
波は強く散乱（あるいは反射）され⽐較的⼤きな振幅の散乱波（あるいは反射波）としてコ
ーダ波中に現れる．第２章で解析対象とした群発地震の⼀つである森吉⼭地域では，東北沖
地震後に群発地震が誘発された（図 3.1）．この群発地震の地震波形記録の S コーダ部分に
特徴的な波群（図 3.2）が観測されることが報告されていた（Kosuga, 2014）．これらの波群
は⾼周波成分が卓越し，S 波的な振動を呈する．また，単純な反射波的な波形ではなく，1 
秒程度の継続時間を持つ．以上の特徴から Kosuga (2014) は，これらの波群は地下に局在
する強い不均質によって S 波が多重散乱されて⽣じた S-to-S 散乱波群であると指摘して
いる． 
 本章では，森吉⼭地域で観測されるこの特徴的な散乱波群（DSW: Distinct Scattered 
Wave-packet）について，群発地震について得られた多数の地震波形記録を利⽤し，DSW形
状が時間的にどのように変化するのかを系統的に調査する．さらに，地震計アレイ観測デー
タを⽤いたセンブランス解析によってDSWの発⽣源位置を推定する．その後，以上で得ら
れた結果をもとに，本地域における群発地震と DSW の時間変化の関係について議論する． 
 
３.２ DSW 形状の時間変化 

 DSW部分のみの時間変化に注⽬するために，震源位置と震源メカニズム解が類似する地
震を群発地震を構成する地震群から抽出する必要がある．そのために，震源位置が近接し，
直達波の相互相関が⾼いという条件で地震をグルーピングし，同じグループ内の地震波形
におけるDSW形状の時間変化を調べた． 

震源位置が近接する地震を抽出するために，Double-Difference 法 (Waldhauser & 
Ellsworth, 2000; 以下，DD法と略記する; Appendix A) で震源位置を⾼精度に再決定した．
解析には 2011 年 3 ⽉から 2016 年 11 ⽉に森吉⼭北⽅で発⽣したマグニチュード 0.0 以上
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の地震を⽤いた．DD法では震源が近接する地震ペアについて，ある観測点における観測⾛
時の差と理論⾛時の差を求め，これらの差（double difference）を最⼩にするように震源位
置を再決定する．この⽅法の利点は，震源が近接し，地震波の伝播経路がほぼ同⼀とみなせ
る地震ペアの⾛時差を⽤いることで，速度構造の不確実性の影響をキャンセルし，地震ペア
の震源位置を相対的に精度よく決定できるという点である．DD 法による震源再決定では，
differential timeデータとして⼿動検測値から作成したもの（カタログデータ）と，地震波
形の相互相関に基づく相対⾛時から作成したもの（CCデータ）の２種類のデータを⽤いる
ことができる．本章ではカタログデータのみを⽤い，double difference データの作成には
気象庁による⼿動検測値 115,212個に加え，Amezawa et al. (2019) の共著者の⼀⼈が独⾃
に⼿動検測を⾏なって得られた 13,813個を⽤いた．震源再決定後の震源分布を図 3.3 (a)に
⽰す．同時期の気象庁⼀元化震源カタログの震源分布（図 3.3 (b)）に対し，再決定震源の
分布では震源決定精度の向上に伴い震源分布のばらつきが抑えられ，複数の⼩クラスタに
分かれていることや，全体としては東傾斜の⾯的な構造が確認できるようになった． 

続いて，直達波形状が類似する地震を抽出するために，以下のように地震のグルーピング
を⾏なった．まず，１辺 1 kmのグリッドを 0.5 km重複させながら再決定震源を分割した．
次に，グリッド内の地震について群発地震周辺の定常観測点 3 点（N.ANIH, N.KZNH, 
N.GJOH（図 3.1））で観測された地震波形記録の P波・S波部分について，1秒間の波形を
それぞれ切り出し，2‒16 Hz の帯域通過フィルターをかけた．これらについて，グリッド内
の全ての地震ペアについて相互相関係数の最⼤値を計算し，その平均が 0.85以上となる地
震をグループとした．以上を各グリッドについて⾏い，地震数が 5 以上となるグループを
以下の解析に⽤いた． 
各グループの震源位置を図 3.4 に⽰す．また，各グループの N.ANIH 観測点で観測され

た地震波形について，地震波の相互相関関数の計算を⾏った帯域である 2‒16 Hz でフィル
タリングしたものを図 3.5に⽰す．いずれのグループにおいても，震源が近接しており，直
達波形状がよく類似していることから，震源位置と断層運動が類似する地震を抽出できて
いると考えられる．しかし，この帯域では⾼周波成分が卓越するDSWは不明瞭で，その形
状の時間変化を調べられない．DSW形状の時間変化の解析を⾏うために，以下のような処
理を施した．まず，同じグループに分類された地震の地震波形記録により⾼周波帯域である
8‒24 Hzでフィルタリングした（図 3.6）．その結果，2-16 Hz 帯域での波形（図 3.5）より
もDSW部分が明瞭になったが，S波の振幅がDSWに対して⼤きいため S波部分の波形と
DSW部分の波形形状を同時に⽐較しにくい．そこで，8‒24 Hzでフィルタリングした波形
から，エンベロープ波形を作成し，Auto Gain Control (AGC) 処理を施して S波部分の振
幅を抑え，DSW部分の振幅を強調した．AGC処理では 0.1 秒の時間窓を移動させながら，
時間窓内のエンベロープ波形に対し，その RMS振幅の逆数を乗じることで，S波よりも振
幅の⼩さいDSWの振幅を強調表⽰した． 
 以上の信号処理を施した南北動成分と東⻄動成分のエンベロープ波形を，それぞれ図 3.7
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と図 3.8に⽰す．その結果，同⼀グループ内の直達波形状は類似しているが，DSW形状は
著しく異なっており，それらは時間変化していることが明らかになった．また，同じグルー
プ内の地震について時間的に隣り合う地震の発⽣時刻の差を計算したところ，DSW形状の
時間変化は数時間から数⽇という⽐較的短期間で発⽣する場合があることが判明した（図
3.9）． 
 
３.３ DSW の発⽣源 

３.３.１ アレイ観測・使⽤データ 

DSWの発⽣源位置を推定するために，アレイ解析を⾏ってその⾒かけスローネスとアレ
イに対する到来⽅位⾓を推定した．解析には，弘前⼤学が森吉⼭北⽅に設置した地震計アレ
イ（図 3.1, Array）において，2012 年 11⽉から 2013年 1⽉の期間内に観測された地震波
形記録を⽤いた．アレイは Sercel inc. 製の固有周期 1 sの 3 成分速度型地震計（L-4C-3D）
9台で構成され，データは（株）計測技研製のデータロガー（HKS-9550）を⽤い，サンプ
リング周波数 200 Hz，A/D変換分解能 24 bitでコンパクトフラッシュに連続収録された．
アレイの形状は図 3.10 に⽰すような，１辺の⻑さが約 700 m の L 字型をしている．本ア
レイで，エイリアシングを避けて解析が可能な周波数は 6.1 Hz以下であることと，DSWが
⾼周波に卓越することを考慮し，以下の解析では 3‒12 Hz のバンドパスフィルターをかけ
た波形を⽤いた． 

 
３.３.２ センブランス解析 

DSW の⾒かけスローネスとアレイへの到来⽅位⾓を推定するため，センブランス解析
（Neidell & Taner, 1971）を⾏なった．センブランス解析では，アレイへの⼊射波が全て平
⾯波であると仮定し，アレイを構成する各観測点において観測されたある時間窓内の地震
波形について，  
 

𝑆N𝑡, 𝑠* , 𝑠+Q =
∑ 	S∑ 𝑢,N𝑡- − 𝜏, + 𝑇",Q.

,/' V#0
-/'

𝑁∑ ∑ 𝑢,N𝑡- + 𝑇",Q
#.

,/'
0
-/'

(3.1) 

 
で定義されるセンブランス値 𝑆N𝑡, 𝑠* , 𝑠+Q にもとづき，アレイへ⼊射する地震波の⾒かけス
ローネスと到来⽅位⾓を推定する．ここで 𝑠*	, 𝑠+ [s/km] はそれぞれ 𝑥, 𝑦 ⽅向の⾒かけ
スローネス，𝑁 はアレイを構成する観測点数，𝑢,N𝑡-Q [m/s] は時刻 𝑡- [s] における，観測
点 𝑖 での波形の振幅，𝑀 は時間窓内のサンプル数，τ, [s] は観測点 𝑖 と基準観測点との
⾛時差，𝑇", [s] は観測点間の⾼度差による到達時刻差の補正値（静補正）である．式（3.1）
の分⺟は，アレイを構成する各観測点での地震波形の２乗振幅値の和を表す．また，式（3.1）
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の分⼦は，仮定した⾒かけスローネスによる到達時刻差を補正した地震波をスタックした
波形の２乗振幅値を表す．したがって，仮定した⾒かけスローネスが実際に観測されたもの
と近い場合，𝑆N𝑡, 𝑠* , 𝑠+Q は⼤きくなり，⼀致すると 1.0 となる．本研究では 0.33 秒の時間
窓を移動させながら，時間窓内の波形に対して⾒かけスローネス成分 (𝑠*	, 𝑠+) を変えつつ
センブランス値を計算した． 
 センブランス解析の結果の例を図 3.11 に⽰す．P波および S波部分では⾒かけスローネ
スと到来⽅向の両⽅に鋭いピークがあり，到来⽅位各は震央の⽅位とよく⼀致している．⼀
⽅，S波が到達してから約 3秒後にDSWが⽅位 N180˚付近から，約 0.15 s/kmのスローネ
スでアレイに⼊射していることがわかる．図 3.12 にセンブランス解析の推定結果から算出
したアレイへの到来⽅位⾓，⾒かけスローネスならびに⼊射⾓のヒストグラムを⽰す．⼊射
⾓は，S波速度を 3.5 km/s（⼀定）と仮定して⾒かけスローネスから推定した．解析の結果，
DSWは⽅位 N150˚‒N180˚から約 0.125‒0.170 s/kmの⾒かけスローネスを持ち，26˚‒36˚
の⼊射⾓でアレイに⼊射していることが明らかになった． 
 
３.３.３ DSW発⽣源位置の推定 

センブランス解析により，DSWの⼊射⽅位と⾒かけスローネス，⼊射⾓が推定されたの
で，それらの⽅向でどれほど離れた発⽣源から DSW がアレイに到来したのかを P 波と
DSWの到達時刻差を⽤いて推定した．解析には，センブランス値が 0.81 以上（最⼤値0.90）
となるような⾒かけスローネスと⼊射⽅位の推定値を⽤いた．また，DSWのセンブランス
値の平均が，地震波形記録の東⻄成分の⽅が南北成分よりも⾼いため，以下の解析では東⻄
成分のみを使⽤した． 
具体的には，以下の⽅法でDSW発⽣源位置を推定した．DSWは S-to-Sの⼀回散乱によ

って⽣じ，P波速度は 5.8 km/s，S波速度は 3.5 km/sで⼀定の媒質中を伝播すると仮定し
た．まず，アレイ周辺の空間（39.9˚N‒40.2˚N，140.35˚E‒140.70˚E，深さ0‒15 km）を0.005˚	× 
0.005˚ × 0.2 kmのグリッドに分割する．次に，各グリッドをDSWの発⽣源としたときの，
DSWのアレイへの到来⽅位⾓，⼊射⾓，P波との⾛時差を解析に使⽤した各 DSWについ
て計算する．そして，これらのパラメタが実際に観測された値の範囲になるようなグリッド
を探索し，全てのパラメタが観測値の範囲内であれば，そのグリッドに加点する．なお，各
パラメタの観測値は，⾒かけスローネスが 0.125‒0.170 s/km，到来⽅位⾓が N150˚‒N180˚，
⼊射⾓が 26˚‒36˚，P波とDSWの⾛時差が 3.8‒4.5 sである．⾛時差については，DSWの
到来時の幅を考慮しつつ⽬視で読み取った．以上を全ての震源とグリッドの組み合わせに
ついて⾏い，求まった得点の空間分布うち，⾼得点のグリッド位置をDSW発⽣源の推定位
置とした． 
得られた得点の空間分布を図 3.13 に⽰す．これより，DSW 発⽣源位置は群発地震クラ
スターの南⽅約 1 kmの深さ約 13 kmに推定された．本研究の推定結果は，Kosuga (2014) 
において source-scanning algorithm (Kao & Shan, 2004) に基づく⼿法で⾛時データを⽤い
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て求められたDSWの発⽣源位置の最適推定位置（図 3.14）に対し，北東に 5 kmほどずれ
たが，深さは調和的であった． 

 
３.４ 議論 

３.４.１ DSW発⽣源位置 

本研究によって，DSW発⽣源が群発地震活動域のほぼ真下に存在することが明らかにな
った．本研究で得られた DSW 発⽣源の⽔平位置は，Kosuga (2014) の最適推定位置（図
3.14）とは⽔平位置的に異なるものの，Kosuga (2014) で⾏われた source-scanning 
algorithm に基づく DSW 発⽣源の推定結果における⾼ brightness の領域に含まれている．
この⽅法は，散乱源位置を仮定したときに，震源から散乱源を経由して観測点に到達するの
に要する時間を計算し，その時間に観測された地震波形のエネルギーを散乱源位置に
brightness値として投影することで，振幅が⼤きい信号（この場合は DSW）が⽣成された
領域を推定する⽅法である．しかし，この⽅法では周囲の観測点での⾛時データが基にな
るので，推定位置が⼤幅にずれることはないが，⾼ brightness の領域が等⾛時線に沿う
ようになり，信号発⽣源についての⽅位の分解能はあまり⾼くない．これに対し，本研
究ではセンブランス解析でDSW発⽣源の位置を推定した．この⽅法では，必ずしも振幅の
⼤きな信号の到来⽅向が推定されるとは限らないが，振幅よりも波形形状の相互相関を重
視しているため，到来⽅位⾓と⾒かけスローネスの推定精度は⾼い．よって，センブランス
解析を⽤いた本研究の結果の⽅が，⽅位に関しては精度が良いと考えられる．⼀⽅で，この
⽅法は基本的にアレイ１点からの推定であるため，⽅位以外の要素（平⾯位置や深さ）に
ついては⼗分に抑えられているとは⾔えない．また，本研究では地震波速度を⼀定と仮
定し，P波と DSWの到達時刻差は⽬視で読み取ったため，DSW発⽣源位置の推定結果は
これらによる不確実性を内包している．しかしながら，本研究の推定結果は，Kosuga (2014) 
による推定結果の⾼ brightness領域の範囲内に含まれる．本研究と Kosuga (2014) では異
なる⼿法でDSW発⽣源位置が推定され，両⼿法には⼀⻑⼀短があるにも関わらず，両者の
推定結果は⼤きく異ならない．このことは，いずれの結果も真のDSW発⽣源位置に対する
推定結果として妥当であることを⽰している． 
Okada et al. (2015) の地震波速度トモグラフィー結果（図 3.15）から，森吉⼭北⽅の群

発地震域下の深さ約 13 km 以深には，地震波の低速度域が存在することが知られていた．
この低速度域における VP/VS ⽐は 1.61‒1.73と推定されており，さらに深部の低速度域や，
脊梁⼭脈の⽕⼭下のマグマだまりに相当する領域での VP/VS ⽐（~1.7‒1.9）と⽐較して低
い．そのため，この領域では⾼アスペクト⽐の間隙に，メルトではなく⽔やガスのような流
体が存在する可能性が指摘されている（Okada et al., 2015）．最近，同様な議論が箱根⽕⼭
においてより定量的かつ⾼空間分解能で⾏われた．Yukutake et al. (2021) は，箱根⽕⼭に
おいて地震波速度トモグラフィー結果と Takei (2002) の理論的研究により提案された間隙
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のアスペクト⽐と VP/VS ⽐の関係をもとに，深さ 6 kmと 9 kmにおける間隙と流体の存在
形態について定量的に考察し，マグマだまりの直上に⽔やガスが豊富な領域が存在する可
能性を指摘している．また，この領域内では地震が発⽣せず，浅部では地震が発⽣している
ことから，領域内の温度は脆性−延性破壊の境界温度である 350℃よりも⾼温になっている
可能性を指摘している．⼀⽅，本研究で得られたDSW発⽣源の推定位置は，森吉⼭下に推
定された低速度・低 VP/VS ⽐の領域の上端付近に相当する（図 3.15）．第四紀⽕⼭である森
吉⼭では，現在のところ顕著な⽕⼭活動は認められておらず，活⽕⼭である箱根⽕⼭におけ
る状況とは異なるが，地下の速度構造の状況は類似しており，DSW発⽣源には⾼温⾼圧の
流体が存在する可能性がある． 
 
３.４.２ DSW形状の時間変化の要因 

 本研究では，直達波の相互相関と⾼精度に再決定した震源位置に基づき，震源位置および
断層運動がほぼ同⼀と考えられる地震グループを抽出した．その後，同じグループの地震波
形の DSW 部分に着⽬し，DSW 形状の時間変化を調べたところ，DSW 形状が時間変化し
ていることを検出した．同じグループ内の直達波形状は類似しており，地震の震源位置およ
び断層運動はほぼ同様であるので，DSW形状の変化の要因は震源ではなく地震波の伝播経
路にあると考えられる．DSW形状の変化の要因として，その伝播経路における地震波速度
不均質の時間変化と，DSW発⽣源における散乱体形状の時間変化の⼀⽅または両⽅が考え
られる． 

地震波形形状の時間変化から，地殻内における地球物理学的な構造の時間変化を検出し
た例として以下のようなものがある．Wcisło et al. (2018) は West Bohemia-Bogtland で
2008 年に発⽣した群発地震に伴う地震波減衰を解析した．その結果，群発地震活動の活発
化と，減衰定数の低下，CO2⾃噴井（Hartoušov mofett field）における CO2噴出量の増加
が同時期に検出されたことから，深部から CO2 に富む流体が上昇して群発地震活動を励起
し，さらに群発地震域周辺の地震波減衰構造を変化させた可能性を指摘している．
Matsumoto et al. (2006) は岩⼿⼭周辺においてマグニチュード 6.1 の地震発⽣前後に⾏わ
れた発破による⼈⼯地震と，アレイ観測データをもとに散乱体位置をアレイ解析で推定し
た．その結果，散乱体位置が地震発⽣前後 3ヶ⽉間という短期間で数 km移動したことが検
出され，その要因として地震・⽕⼭活動に伴う地殻内流体の移動を指摘している． 

本研究で検出したDSW形状の時間変化は，数時間から数⽇という短期間内に起こる場合
もある（図 3.9）．このことからDSWの伝播経路やDSW発⽣源では，短期間内の構造変化
が発⽣していると考えられる．また，このような短期的な変化から，地殻内において⾼速な
流体移動が起きていることが⽰唆される．したがって，DSWの伝播経路の地震波速度不均
質とDSW発⽣源における散乱体形状の⼀⽅または両⽅の時間変化が，DSW形状の時間変
化に反映されている可能性がある． 
  



 59 

３.５ まとめ 

 本章では森吉⼭地域で観測される特徴的な散乱波群（DSW）について，⾼精度な再決定
震源位置と直達波の波形相関にもとづき地震波形をグルーピングし，グループ内でDSW形
状が時間的にどのように変化するのかを系統的に調査した．また，地震計アレイ観測データ
を⽤いたセンブランス解析を⽤いてDSWの発⽣源位置を推定した． 
波形グルーピングの結果，グループ内の直達波の形状は類似しているが，DSW形状は複
雑に時間変化していることが明らかになった．また，DSW形状は数時間から数⽇という短
期間内に変化することがある． 
DSW発⽣源の位置は，森吉⼭北⽅の群発地震クラスターのほぼ直下の深さ約 13 kmに推

定された．これは，先⾏研究の地震波速度トモグラフィー結果における低速度・低 VP/VS ⽐
の領域の上端付近に相当する．このことから，DSW発⽣源における⾼温⾼圧の⽔やガスと
いった流体の存在が⽰唆される． 
DSW形状の時間変化の要因として，伝播経路における地震波速度不均質や地震波減衰構
造の時間変化と，DSW発⽣源における構造変化の⼀⽅または両⽅が考えられる．また，短
期間内の DSW形状の変化から，DSWの伝播経路あるいは DSW発⽣源周辺における⾼速
な流体移動が⽰唆される． 
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図 ３.1 森吉⼭地域における地震活動と観測点分布．(a) ⾚⾊の枠は (b) の範囲を⽰す．(b) ⾚⾊の点は

2009 年から 2016年までに発⽣した深さ 20 km 以浅，マグニチュード 1 以上の地震の震央位置を⽰す．⿊

⾊の枠は本章で解析を⾏なった群発地震の位置を⽰す．橙⾊と緑⾊の逆三⾓形は弘前⼤学による臨時観測

点と防災科学技術研究所Hi-net の観測点を⽰す．⽩⾊の星は図 3.2 で表⽰した地震波形の震央を⽰す．⿊

⾊の三⾓形は森吉⼭の⼭頂を⽰す．(c) ⾚⾊の点は (b) にプロットした地震の時系列を⽰す．灰⾊の点線

は東北地⽅太平洋沖地震（Mw9.0）の発⽣⽇（2011‒03‒14）を⽰す．  

1000

Days from
 2009–01–01

(c) 0

2000
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図 ３.2 DSWの観測例．2012‒11‒09 03:46:37 (UT+9) に発⽣したマグニチュード 2.7 の地震（図 3.1 の

⽩⾊の星印）について，(a)‒(c) N.ANIH観測点，(d)‒(e) HR.MRY観測点で観測した 3成分速度波形．振

幅は最⼤値で規格化してある．(a)(d) は⽣波形，(b)(e) は 2‒8 Hz の帯域通過フィルターをかけた波形，

(c)(f) は 8‒24 Hz の帯域通過フィルターをかけた波形を⽰している．⾚⾊と緑⾊の⽮印はそれぞれ P波と

S波の到達時刻を⽰す．⿊⾊の枠は DSWの現れる時間を⽰す． 
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図 ３.3 (a) 本研究で震源再決定を⾏った震源（図 3.1 (b)の⿊枠内の地震）の震源分布．⾊は最初の地震

からの経過⽇数を表す．(b) (a) と同じ期間の気象庁⼀元化震源の震源分布． 
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図 ３.4 直達波の波形相関が⾼い地震グループ内の地震の震源分布．⾚⾊の丸はそれぞれの図の左上に⽰

した ID のグループに属する震源位置を表す．灰⾊の丸は本研究で解析に⽤いた全地震の震源位置を表す． 
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図 ３.5 グループ ID122内の地震のN.ANIH 点での速度波形．左から上下動，南北動，東⻄動成分を⽰す．

2‒16 Hz の帯域通過フィルタをかけ，振幅は最⼤値で規格化してある．⿊枠は DSWの現れる時間を⽰す． 
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図 3.5（続き）グループ ID124内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID125内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID132内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID159内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID164内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID166 内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.5（続き）グループ ID167内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 ３.6 グループ ID122内の地震のN.ANIH 点での速度波形．左から上下動，南北動，東⻄動成分を⽰

す．8‒24 Hz の帯域通過フィルタをかけ，振幅は最⼤値で規格化してある．⿊枠は DSWの現れる時間を

⽰す． 
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図 3.6（続き）グループ ID167内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.6（続き）グループ ID125内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 

  

2
0

1
1

0
6

1
1

0
3

0
9

4
4

2
0

1
1

0
6

1
3

0
8

0
0

1
1

2
0

1
1

0
6

1
3

1
2

1
6

4
7

2
0

1
1

0
6

1
3

1
3

2
0

3
7

2
0

1
1

0
6

1
5

0
5

2
2

1
8

2
0

1
1

0
6

1
7

0
4

3
9

2
8

2
0

1
1

0
6

1
9

2
1

0
6

0
0

2
0

1
1

0
6

2
1

0
7

1
8

2
8

2
0

1
1

0
7

0
5

2
2

3
0

4
8

0
1

2
3

4
5

6

T
im

e
 [

s]

2
0

1
1

0
6

1
1

0
3

0
9

4
4

2
0

1
1

0
6

1
3

0
8

0
0

1
1

2
0

1
1

0
6

1
3

1
2

1
6

4
7

2
0

1
1

0
6

1
3

1
3

2
0

3
7

2
0

1
1

0
6

1
5

0
5

2
2

1
8

2
0

1
1

0
6

1
7

0
4

3
9

2
8

2
0

1
1

0
6

1
9

2
1

0
6

0
0

2
0

1
1

0
6

2
1

0
7

1
8

2
8

2
0

1
1

0
7

0
5

2
2

3
0

4
8

0
1

2
3

4
5

6

T
im

e
 [

s]

2
0

1
1

0
6

1
1

0
3

0
9

4
4

2
0

1
1

0
6

1
3

0
8

0
0

1
1

2
0

1
1

0
6

1
3

1
2

1
6

4
7

2
0

1
1

0
6

1
3

1
3

2
0

3
7

2
0

1
1

0
6

1
5

0
5

2
2

1
8

2
0

1
1

0
6

1
7

0
4

3
9

2
8

2
0

1
1

0
6

1
9

2
1

0
6

0
0

2
0

1
1

0
6

2
1

0
7

1
8

2
8

2
0

1
1

0
7

0
5

2
2

3
0

4
8

0
1

2
3

4
5

6

T
im

e
 [

s]

G
rid

: 1
25

U
D 

/ 8
–2

4 
H

z
N

S 
/ 8

–2
4 

H
z

EW
 / 

8–
24

 H
z



 77 

 

図 3.6（続き）グループ ID132内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.6（続き）グループ ID159内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.6（続き）グループ ID164内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.6（続き）グループ ID166 内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 3.6（続き）グループ ID167内の地震のN.ANIH 点での速度波形. 
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図 ３.7 直達波の波形相関が⾼い地震グループのエンベロープ波形（N.ANIH観測点，南北動成分，8‒

24 Hz）．(a)‒(d) に地震グループ ID 122, 124, 125, 132 のエンベロープ波形を⽰す．それぞれの図の上段

にグループ内のエンベロープ波形の重ね描きしてある．右側の丸と四⾓の⾊は，時間軸上の緑⾊の線で⽰

す時間窓（w1, w2）で，reference波形（星印）に対する各エンベロープ波形の相互相関を⽰す． 
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図 3.7（続き）(e) ID 159, (f) 164, (g) 166, (h) 167 のエンベロープ波形（N.ANIH 観測点，南北動成

分，8‒24 Hz）を⽰す. 
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図 ３.8 直達波の波形相関が⾼い地震グループのエンベロープ波形（N.ANIH観測点，東⻄動成分，8‒

24 Hz）．(a)‒(d) に地震グループ ID 122, 124, 125, 132 のエンベロープ波形を⽰す．それぞれの図の上段

にグループ内のエンベロープ波形の重ね描きしてある．右側の丸と四⾓の⾊は，時間軸上の緑⾊の線で⽰

す時間窓（w1, w2）で，reference波形（星印）に対する各エンベロープ波形の相互相関を⽰す． 
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図 3.8（続き）(e) ID 159, (f) 164, (g) 166, (h) 167 のエンベロープ波形（N.ANIH 観測点，東⻄動成

分，8‒24 Hz）を⽰す. 
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図 ３.9  DSW形状の短期間内での変化（N.ANIH観測点，南北動成分，8‒24 Hz）．(a), (b) のシンボ

ルの意味は図 3.7, 3.8 と同じであるが，図の左側に時間的に隣り合う地震の発⽣時間間隔 [hr] を⽰して

ある．  
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図 ３.10 地震計アレイ（図 3.1 (b); Array）の観測点分布．橙⾊の逆三⾓形はアレイの構成観測点を⽰し

ている． 
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図 ３.11 センブランス解析結果の例．(a)‒(d) は上下動成分，(e)‒(h) は南北動成分，(i)‒(l) に東⻄動成

分についての結果を⽰す．(a)(e)(i) はアレイの構成観測点における地震波形（3‒12 Hz），(b)(f)(j) は⾒

かけスローネス [s/km]，(c)(g)(k) はアレイへの到来⽅位⾓[˚]，(d)(h)(l) は最⼤センブランス値の時系

列（⾊付きの丸）および RMSエンベロープ（ピンク⾊の実線）を表す．(b)(c)の背景の⾊と⽩丸は各時

間ステップにおけるセンブランス値とその最⼤値をそれぞれ表す．⾚⾊と緑⾊の⽮印はそれぞれ P波と S

波の到達時間を表，⿊枠は DSWの現れる時間を表す．(c)のピンク⾊の線は，地震の震央⽅向を⽰す． 
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図 3.11（続き）南北動成分についての結果． 
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図 3.11（続き）東⻄動成分についての結果． 
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図 ３.12 DSWのアレイへの (a) 到来⽅位⾓[˚]，(b) ⾒かけスローネス [s/km]，(c) アレイへの⼊射

⾓[˚]の推定結果のヒストグラム． 
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図 ３.13  DSW発⽣源の推定位置．⻘⾊の菱形は，空間をグリッド分割して設定された仮想的な散乱源

のうち，本研究で推定された DSWのアレイへの⼊射⽅位・⼊射⾓・直達 P波との⾛時差の値の範囲をみ

たすグリッドに対して，複数の解析結果にもとづき加点した結果を⽰す．菱形の⼤きさは，グリッドにお

ける結果の重複数を表す．⾚⾊の丸は 2011 年から 2016年までに発⽣した深さ 20 km 以浅，マグニチュ

ード 0 以上の地震の震央位置を⽰す．橙⾊と緑⾊の逆三⾓形は弘前⼤学による臨時観測点と防災科学技術

研究所Hi-net の観測点を⽰す．⽩⾊の星は図 3.2 で表⽰した地震波形の震央を⽰す．⿊⾊の三⾓形は森

吉⼭⼭頂の位置を⽰す． 
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図 ３.14  Kosuga (2014)による散乱体位置の推定結果（Kosuga 2014, Figure 13 に加筆）．上段の図は深

さ 13 km における⽔平⾯図を，下段の図は測線 P‒Qにおける断⾯図をそれぞれ⽰す．⿊丸は 2011 年 5

⽉から 2013 年 9 ⽉に発⽣した地震の震源を⽰す．褐⾊の星印は深部低周波地震の震源を⽰す．⽩⾊から

⾚⾊にかけての⾊スケールは Source-scanning algorism に基づくDSW発⽣源の推定結果 (brightness) 

を⽰し，⽩丸は最も brightness が⾼い領域を⽰す．⾊付きの円はその地点を拡散原点として，震源マイグ

レーションの前線部にフィットさせたときの拡散係数の値を⽰す．⽔⾊の破線の領域は堀・⻑⾕川

（1991）によって推定された反射⾯の分布域を⽰す．⿊⾊の破線の領域は本章で推定した DSW発⽣源の

位置と深さ範囲を⽰す．⽩⾊の逆三⾓形は観測点位置，⾚⾊の三⾓形は森吉⼭⼭頂の位置を⽰す. 
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図 ３.15  Okada et al. (2015) における森吉⼭下の地震波速度トモグラフィー結果（Okada et al. 2015 

Fig.10, 11 を⼀部改変，加筆）．上段は P波速度偏差の空間分布，下段は VP/VS⽐の空間分布をそれぞれ

⽰す．⾚⾊の三⾓形は⽕⼭（細⻑い⽅が森吉⼭を⽰す）を，四⾓形は活断層の地表測線の位置を⽰してい

る．⽩⾊の点および⿊⾊のクロスは，東北地⽅太平洋沖地震前・後に発⽣した地震の震源位置をそれぞれ

⽰す．⿊⾊の⽮印は本章で推定した DSW発⽣源の位置周辺を指し⽰す． 
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第４章  

森吉⼭地域における群発地震の震源分布の時空間発展 

４.１ はじめに 

 これまで報告されてきた群発地震は，数⽇から数ヶ⽉程度で終息するものがほとんどで
あり，数年にわたって⻑期継続したものの報告例は少ない（e.g., Cappa et al., 2009; 
Hauksson et al., 2019）．それに対して，森吉⼭地域の群発地震は 3 km × 4 km × 3 km程
の空間範囲内で，10年以上の⻑期にわたって継続している（図 4.1）．また，森吉⼭地域の
群発地震では，震源マイグレーションが観測されており，地震活動域が時空間的に変動して
いる（Kosuga, 2014; Okada et al., 2015; Amezawa et al., 2019, Amezawa et al., 2021）．第２
章では群発地震の震源分布の時空間変化を単純な等⽅拡散モデルで近似したが，実際の群
発地震域での地震活動の時空間発展は複雑である．群発地震の震源分布の時空間発展を詳
細に調べることで，本地域における群発地震がどのようなメカニズムで⻑期継続している
のかが明らかになると期待される．そこで本章では，森吉⼭地域の群発地震に着⽬し，その
⻑期的な時空間発展の詳細を明らかにすることを⽬的とする．そのために，震源位置を⾼精
度に再決定し，それをもとに群発地震の震源分布の時空間変化を調べるとともに，地震波形
形状および震源メカニズム解の類似性が群発地震活動の推移に対しどのように時空間変化
したのかを調べた． 
 
４.２ ⾼精度相対震源再決定 

 ⾼精度な震源位置を得るために，相対震源再決定法の⼀つである Double-Difference 法 
(Waldhauser ＆ Ellsworth, 2000，以下ではDD法と略記; Appendix A) を⽤いて震源再決
定を⾏なった．DD法の原理と利点については第３章 3.2節で述べたとおりであるが，本章
では DD法の differential timeデータとして，⼿動検測値から作成したカタログデータと，
地震波形の相互相関に基づく相対⾛時から作成した CC データの２種類を⽤いて震源再決
定を⾏なった． 
 
データと⼿法 

解析には，群発地震の周囲 60 km以内の気象庁・Hi-net，東北⼤学の定常観測点のうち，
⽐較的 S/N ⽐の良い 16 点と，弘前⼤学が設置した臨時観測点 8 点を⽤いた（図 4.2）．震
源再決定を⾏う初期震源には，気象庁⼀元化震源カタログに記載されている 2011‒2019 年
に発⽣したマグニチュード 0.0以上の地震のうち，解析に使⽤した定常観測点の半数以上に
おいて，P・S波の観測⾛時が得られた 6,732個を⽤いた．気象庁検測値および，弘前⼤学
によって実施された臨時観測記録の⼿動検測値からカタログデータを作成して⽤いた．さ
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らに，定常観測点で得られた地震波形記録の相互相関関数の最⼤値から地震ペアの CC デ
ータを作成して⽤いた．相互相関関数は，S/N⽐が 12 dB以上の上下動速度波形に対して，
2‒12 Hzの帯域通過フィルターをかけ，P・S波の理論⾛時±1.0秒の時間窓内の地震波形を
⽤いて計算した．得られた相対⾛時データのうち，8観測点以上で相互相関関数が得られた
もののうち，その最⼤値が 0.85以上となるような結果を⽤いた．以上の処理により，震源
再決定に⽤いるデータ数は，⼿動検測値データでは P 波について 350,284 個，S 波につい
て 349,057個であり，相対⾛時データでは P波について 132,315個，S波について 182,071
個となった．速度構造は，気象庁の震源決定に⽤いられている 1 次元速度構造モデルであ
る JMA2001（上野・他, 2002）にもとづき，12 層の 1次元速度構造を作成して⽤いた（図
4.3）．この際，P波速度と S波速度の⽐は 1.73とした． 
DD法による震源再決定にカタログデータと CCデータの両⽅を⽤いる場合，繰返し計算

の前半ではカタログデータの重みを⼤きくして震源分布の絶対位置を押さえ，後半では CC
データの重みを⼤きくして近接する地震ペアの相対位置を精密に再決定すると，安定して
⾼精度な解が得られることが経験的に知られている（e.g., Waldhauser & Schaff, 2008; Yano 
et al., 2017）．本研究では繰り返し計算の回数を 30回とし，前半の 15回では P波・S波に
ついての⼿動検測値データの重みを，相対⾛時データの 100倍にして実⾏し，後半の 15回
では両データの重みを揃えて震源再決定を⾏なった． 
再決定震源位置の誤差はブートストラップ法（e.g., Efron, 1982; Tichelaar & Ruff, 1989）

を⽤いて推定した．まず，再決定に⽤いた各地震の⼿動検測値から重複を許してランダムに
サンプリングし，⼿動検測値データを 200 セット作成した．次にこれらについてそれぞれ
震源再決定を⾏い，それぞれの地震の再決定震源位置について，経度⽅向，緯度⽅向，深さ
⽅向の標準偏差を求めこれを誤差とした．CCデータについても同様の処理を試みたが，計
算が極端に不安定となったため，CCデータは固定して上記を⾏なった． 
 
震源再決定と誤差評価の結果 

結果として，初期震源数の 97%を再決定することができた．RMS残差はカタログデータ
については 55 msから 35 msへ，CCデータについては 92 msから 7 msへ減少した．再決
定された震源分布と初期の震源分布の⽐較を図 4.4に⽰す．初期の震源分布に⽐べ，再決定
震源では空間的なばらつきが⾮常に⼩さくなっていることがわかる．ブートストラップ法
によって推定した経度⽅向，緯度⽅向，深さ⽅向の誤差の平均値は，それぞれ 6.8 × 10 m，
7.6 × 10 m，4.0 × 10# mであった．初期震源と再決定震源における震源位置の誤差を⽐較
するため，これらの分布を図 4.5に⽰す．初期震源における震源位置の誤差の平均値は，経
度⽅向，緯度⽅向，深さ⽅向にそれぞれ，3.3 × 10# m，3.2 × 10# m，1.5 × 10( mであり，
震源再決定により震源位置の精度が⼤きく向上していることがわかる．また，初期震源の震
源精度では検出が困難であった詳細な震源分布の特徴が明らかになった．再決定震源の震
源分布の特徴を以下にまとめる． 
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• 全体的な震源分布は，⽔平⾯内では南北⽅向に約 4 km，東⻄⽅向に約 3 km，深さ⽅向に
約 4 kmの広がりを持っており，南⻄浅部から北東深部にかけて複数のクラスターが存在
する． 

• 震源分布は南⻄側浅部（深さ 6.0‒8.8 km）の SWクラスター，北東側深部（8.8‒11.0 km）
の NEクラスターの⼆つの中規模クラスターに⼤別できる．このうち，北東側深部の中規
模クラスターはさらに南⻄側（図 4.4 (b) 緑枠）と北東側（図 4.4 (b) ⾚枠）で⼆つの⼩
クラスターに分けられる． 

• 北東側深部の⼆つの⼩クラスターはいずれも深さ⽅向に傾斜して伸びる⻑さ約 2 km の
円柱状をしている（図 4.4 (b) ⿊⽮印）．これらは約 50˚の傾斜⾓で東に傾斜する⾯的な
領域で包括できる．また，⼆つの⼩クラスターの間には震源が分布しない幅約 0.2 kmほ
どの領域が存在する． 

• 北東側深部クラスター本体から⽔平距離で北東，北，北⻄⽅向へ約 0.5 km離れた領域に，
⽔平⾯内でのサイズが 0.2‒1 kmほどの微⼩クラスターが存在する（図 4.4 (b) ⻘丸）．隣
あう微⼩クラスター同⼠は⽔平距離にして約 1 km離れており，その間の空間には震源が
少数分布する． 

 
４.３ 群発地震の震源分布の時空間発展 

 本節では，⾼精度に再決定された震源位置を⽤いて，群発地震の震源分布の時空間発展を
整理する．森吉⼭における群発地震は，様々な⽅向への震源マイグレーションを伴い，複数
のクラスターを形成しつつ時空間発展していった（図 4.6）．以下では，その詳細を時間順に
述べる． 
森吉⼭地域における群発地震は，クラスターの⽔平⾯内での中⼼から約 1 km南東の深さ
約 10 km（クラスター底部）から始まり，その後，地震活動域は北⻄⽅向へ約 1 km移動し
た．地震活動開始点から⽔平・深さ⽅向に 1 kmほどの狭い領域内で約 200⽇間にわたって
活動が続いた（図 4.6 (a) ⾚⽮印）．その後，地震活動の中⼼は北東へ移動し，これと同等
なサイズの⼩クラスターを形成した（図 4.6 (a) ⽩⽮印）．その後，ここから⼆⽅向への震
源マイグレーションがみられた．⼀⽅は，約 500 ⽇後から約 600 ⽇後にかけて，地震活動
域がクラスター南側の浅部深さ約 8 km（⽔平⾯内でのクラスター南端）に向かって⽔平距
離で約 2 km移動した（図 4.6 (b) ⽩⽮印）．もう⼀⽅は，約 500⽇後から約 1,000⽇後に
かけて，地震活動域が北⻄⽅向に⽔平距離で約 0.5 km移動した（図 4.6 (b), (c) ⾚⽮印）．
後者の震源マイグレーションでは，深さ的に顕著な移動はみられなかった．約 1,000⽇後か
ら約 1,150 ⽇後にかけて，前述の⼆⽅向への震源マイグレーションの終端付近からそれぞ
れ北⻄と⻄へ 0.5 kmほどの所で地震活動が発⽣した（図 4.6 (d) ⽩点線）．約 1,200⽇後か
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ら約 1,430⽇後にかけては，クラスターの北東から南⻄に向かう震源マイグレーションが，
⻑さ約 3 km，幅約 0.5 km，深さ約 1 kmの領域でみられた（図 4.6 (e）⽩⽮印）．その開始
点は北東深部の中規模クラスター内における北側の⼩クラスターと南側の⼩クラスターの
境界付近であり，そこから南⽅浅部にかけて⻑さ約 1 kmの領域を~150 m/dayの速さで地
震活動域が移動した（図 4.7 (a)）．約 1,500⽇後にはクラスターの全体的な空間サイズが確
定し，その後はクラスター全域で散発的な地震活動が続いた（図 4.6 (f), (g), (h)）．約 2,530
⽇後には南⻄浅部クラスターの中⼼付近から地震活動が突発的に発⽣し（図 4.6 (i) ⽩⽮印），
北⽅向と⻄⽅向へ⽔平距離で 1 kmほど震源マイグレーションした後，このクラスターの下
部でマグニチュード 4.1 の地震が発⽣した（図 4.7 (b)）．これは解析期間内における最⼤規
模の地震であった．以上で述べたように，森吉⼭地域の群発地震は群発地震域深部から開始
し，指向性の強い⼩規模な震源マイグレーションを多数伴いつつ複雑に時空間発展してい
ったことが明らかになった． 
 ⼀⽅で，群発地震域の全体的なサイズは約 1,500 ⽇かけてゆっくりと成⻑していったこ
とが明らかになった．第２章では，群発地震域全体のサイズの時空間発展を震源マイグレー
ションとして⾒た時の拡散係数を求めた．そこで，本章で得られたより⾼精度精度な再決定
震源を⽤いて群発地震域全体の震源マイグレーションの拡散係数を推定し，第２章で得ら
れた結果の信頼性を確認した．そのために，震源マイグレーションの前線部に Shapiro et al. 
(1997) による理論拡散曲線をフィットさせて拡散係数を推定した．理論拡散曲線のフィッ
ティング⽅法は第 2章で説明した⽅法（2.2節 2.2.3項）と同様である．その結果，クラス
ターサイズの成⻑は概ね Shapiro et al. (1997) のモデルにしたがっており，その拡散係数は
0.0046 m2/sであることが分かった（図 4.8）．これは，本論⽂の第 2章において気象庁⼀元
化震源を⽤いて推定した拡散係数の値（0.0081 m2/s）より⼩さいが，値のオーダーは変わ
らず，第２章で得られた結論には影響しない． 
  



 99 

４.４ 震源が近接する地震波形の類似性と群発地震活動の推移の対応 

前節で明らかになった森吉⼭地域の群発地震の震源位置の複雑な時空間発展を踏まえ，
本節では，森吉⼭の群発地震における地波形形状が，群発地震の震源分布の時空間発展に伴
ってどのように変化していったのかを，震源再決定を⾏って得られた⾼精度な震源位置と
直達波の波形相関にもとづき数百メートルの⾼空間分解能で調べる．また，断層運動を表す
震源メカニズム解についても同様の解析を⾏なう． 
 
４.４.１ 震源が近接する地震の地震波形形状の類似性 

 震源位置と断層運動が同⼀であり，地球内部構造が顕著に時間変化しなければ，同じ観測
点で観測される地震波形形状は原理的には同じである．したがって，ほぼ同⼀と考えられる
震源位置から⽣じた地震波が，同⼀観測点で観測された場合，地震波形形状が異なる要因と
しては，震源における断層運動が異なるか，震源位置の違いがわずかであっても，波形が異
なるほど伝播経路における不均質が強いかの⼀⽅または両⽅が考えられる．そこで，⾼精度
に再決定された震源位置にもとづき，近接する地震間の地震波形形状の類似性を調べた．そ
のために，空間的・時間的に近接して発⽣した地震を⼀つのグループとした．そして，同じ
グループについて地震波形の相互相関関数の最⼤値（CC）を計算し，その平均値を Waveform 

Similarity (WS) と定義した．具体的には，ある地震を起点とし，そこから 1 年以内に発⽣し
た地震が震源距離 0.5 km 以内に 10個以上ある場合，これらの地震を 1 つのグループとし
た．全ての再決定震源を起点としてグループ化を⾏い，全グループについて，グループの起
点とした地震とグループ内の各地震の P 波および S 波の相互相関関数の最⼤値を平均し，
WS を求める．なお，相互相関関数はDD法で⽤いた定常観測点で観測された地震波形記録
のうち，S/N⽐が 12 dB以上の上下動速度波形に対し，2‒12 Hzの帯域通過フィルターを
かけ，P・S波の理論⾛時±1.0秒の時間窓内の地震波形を⽤いて計算した． 
 
WS のヒストグラム 
図 4.9 に WS のヒストグラムを⽰す．ヒストグラムは，全体的には平均 𝜇 = 0.56，標準
偏差 𝜎 = 0.069	のやや左に歪んだ正規分布に近い分布形状であるが，最頻値よりも値の⼩
さい側と⼤きい側にそれぞれもう⼀つずつのピークをもつ多峰性分布である． 

WS のヒストグラムが多峰性の分布となる要因を議論する．⽐較のために，理論ノイズ波
形を 1000 波形計算し，WS の推定を模擬して CC の標本平均を求め，その分布を調べた．
具体的には，まず 2–12 Hz でフィルタリングした理論ノイズ波形について総当たりで相互
相関関数を計算し，それぞれの CCを求めた（図 4.10 (a)）．次に，標本サイズを 10‒100個
の範囲でランダムに変えながら（図 4.10 (c)），データの重複を許さずに標本抽出を⾏いそ
の標本平均を求めた．これを 1000 標本について⾏ってヒストグラムを作成した（図 4.10 
(d））．その結果，CCのヒストグラム（図 4.10 (a)）は， 



 100 

 

𝑓(𝑥) =
1
𝛽 exph–

𝑥– 𝜇
𝛽 i exp j– exp h–

𝑥– 𝜇
𝛽 ik (4.1) 

 
で表される確率密度関数を持つ Gumbel 分布（図 4.10 (b)）に近い分布形状をしている．こ
こで，𝜇 は定数，𝛽 は正の定数である．また，得られた CCの平均値は 0.37で，その分布
幅は 0.2‒0.65 である．⼀⽅，その標本平均の分布（図 4.10 (d)）は，CC の平均値である
0.37 付近に最頻値を持つ正規分布様の分布をしていることがわかった．このことは，ある
分布から標本を抽出し標本平均の分布を作成すると，もとの分布の平均値付近に正規分布
する性質があるという中⼼極限定理によるものと考えられる．したがって，CCの平均値に
関する量である WS の分布は，単峰性の正規分布になることが期待される．以上の検討か
ら，本研究における CC の分布が多峰性となる理由として，互いに異なる複数の分布の重ね
合わせが考えられる．図 4.11 に WS の計算に⽤いた CC の分布を⽰す．P波・S波部分の時
間窓内の波形について計算した CC（以下，それぞれ CCP，CCSと表記する）の分布はいず
れも多峰性を⽰しており，これらが WS の分布の多峰性の要因であると考えられる．P波に
ついての分布では CCP = 0.03, 0.3, 0.85付近にピークがある．⼀⽅，S波についての分布では
CCS = 0.45, 0.9付近にピークがある．CCP = 0.03付近のピークは P波についての結果にのみ
存在する（図 4.11 (a)）．以下では，この理由について考察する．図 4.12 に N.ANIH 観測点で
観測された地震波形ペアと CC の例を⽰す．図 4.12 (a) は CCP が低く CCS がやや⾼い波形
ペアであり，P波部分を⾒ると位相が反転しており CCPは⾮常に低い．⼀⽅，S波部分では
波形形状は異なるが CCS=0.63というやや⾼い値になっている．図 4.12 (b) に CCPも CCSも
低い波形ペアを⽰す．この場合の S波部分を⾒ると図 4.12 (a) の場合に⽐べ S コーダ波の
振幅が⼤きく波形形状の類似性が低いことがわかる．図 4.12 (c) は CCPも CCSも⾼い波形
ペアであり，P・S コーダ波部分まで含めて波形形状が類似している．相互相関関数の計算
に⽤いた波形の時間窓は理論⾛時±1.0秒でありコーダ波部分を含む．S波は P波よりも短
波⻑であるため短波⻑不均質による散乱の影響を受けやすい，そのため，S波を含む時間窓
内の波形は P 波のそれに対しより複雑なものとなる．この場合，直達 S 波の波形形状が似
ていなかった場合，時間窓内の波形について相互相関関数の計算結果は，ランダムノイズ波
形についての結果に類似すると考えられる．先述した理論ノイズ波形についての検討から，
2–12 Hz の周波数帯域で，振幅が同程度かつ位相がランダムな波形の CC は，平均が 0.37 で
0.2–0.65 と広い値の幅を持つことがわかっている（図 4.10 (a)）．このため，0.2 を下回るよ
うな CCSはごく少数であり，CCPの様な CCP = 0.03付近のピークは現れないと考えられる． 

以上から，WS のヒストグラムに現れる値の⼤きい側のピークの結果は CCP も CCS も⾼
い波形ペアによるものであり，WS が⼩さい側のピークの結果は CCP も CCS も低い波形ペ
アによるものであると⾔える． 
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WS の空間分布・群発地震の震源分布の時空間発展との対応 

WS の空間分布を調べるために，起点とした地震の震源位置にそのグループの WS をプロ
ットした（図 4.13）．その結果，WS が⾼いグループが局在していることが判明した．また，
群発地震の震源分布の時空間発展と WS の対応を調べるために両者の⽐較を⾏った．以下
では WS の分布の多峰性に関する考察に基づき，WS ≥ 𝜇 + 1.5𝜎 の地震グループを WS が
特に⾼いグループと定義しこれらに着⽬する．群発地震の震源分布の時空間発展を 2011 年，
2012 年，2013 年以降に分けた場合の WS が⾼いグループの空間分布の変化を図 4.14 に⽰
す．その結果，WS が⾼いグループは 2011 年内の群発地震初期の領域で特に多く，2012 年
以降の群発地震が時空間発展していく期間ではごく少数であることが明らかになった．な
お，第 3章では，特徴的な S-to-S 散乱波群 DSW の波形形状の時間変化に着⽬するため，直
達波の波形形状が類似する地震グループを抽出したが，それらの地震発⽣時刻は群発地震
初期の 2011 年内のものがほとんどである． 

 
４.４.２ 震源が近接する地震の震源メカニズム解の類似性 

前項で明らかになった地震波形の類似性 WS が⾼いグループの時空間的局在性について
更なる検討を⾏うため，定量化と同様の⽅法で近接する地震間の震源メカニズム解の類似
性を，再決定された震源位置にもとづき以下のように定量化した．ある地震を起点とし，そ
こから 1 年以内に発⽣した地震の震源メカニズム解が震源距離 0.5 km 以内に 5 個以上あ
る場合，これらの震源メカニズム解を 1 つのグループとした．全ての再決定震源を起点と
してグループ化を⾏い，全グループについて，グループの起点とした震源メカニズム解とグ
ループ内の各地震の震源メカニズム解の Kagan⾓ （Kagan, 1991; Kagan, 2007）を計算し
た．得られた Kagan ⾓をもとに，地震 i を起点としたグループにおける震源メカニズム解
の類似性を Focal mechanism Similarity (FS,) として, 

 

FS, =
1
𝑁p

90 − 𝜙,-
90

.

-/'

(4.2) 

 
のように定義した．𝜙,,- は地震 i, j の震源メカニズム解の Kagan⾓ [˚] である．FS は⼆つ
の震源メカニズム解が完全に⼀致する場合に 1.0となり，⼀致度が低いと⼩さくなる． 
 解析に⽤いた震源メカニズム解は，Uchide (2020) により推定されたものを⽤いた．
Uchide (2020) では，⽇本列島内陸の地震について機械学習を⽤いた P 波初動極性の読み
取りを網羅的に⾏うことで，データ数を⾶躍的に増加させ，⽬視による初動読み取り値・震
源メカニズムの決定が困難な微⼩地震についても多数の震源メカニズム解を決定すること
に成功している．震源メカニズムの推定には HASH プログラム (Hardebeck & Shearer, 
2002) が⽤いられており，推定された解の品質はHASHプログラムにおける定義にしたが
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っている．HASHプログラムによって推定された震源メカニズム解は，ミスフィット率（最
適解から予測される極性が観測と合わないデータの割合），断層⾯のばらつき（データを説
明可能な解が最適解周辺における，ばらつきの程度を⾓度の RMS），観測点分布率（極性デ
ータが節⾯の近傍に対して，震源球全体にどの程度均⼀に分布しているかの指標；
Reasenberg & Oppenheimer, 1985），確率（真の節⾯が最適値から 45˚以内にある確率）に
よって，品質が A‒Fランクに分けられる（Aが最も⾼品質）．森吉⼭地域の群発地震につい
ては震源メカニズム解が 1,354 個推定されており，このうちランク C（ミスフィット率が
0.3以下，断層⾯のばらつきが 35˚以上 45˚以下，観測点分布率が 0.3以上，確率が 0.5以上
となるような解）以上の品質の震源メカニズム解は 264 個である．本研究では，データの
数と品質を考慮してランク C以上の解を⽤いた． 
 FS の空間分布を調べるために，起点とした地震の震源位置にそのグループの FS をプロ
ットした（図 4.15）．また，得られた全 FS のヒストグラムは，平均 𝜇 = 0.61，標準偏差 𝜎 =
0.17	のやや左に歪んだ分布となった（図 4.16）．FS も WS と同様に群発地震クラスタ全体
で低めの値を取っている．FS ≥ 0.75 となるグループを便宜上 FS が特に⾼いグループとし，
他と区別して FS の時空間変化を調べた．その結果，WS と同様に 2011 年内で FS が特に⾼
いグループが集中し，その後の期間ではクラスター全域において FS は低いことが判明した
（図 4.17）． 
 
４.５ 議論 

４.５.１ 群発地震活動が⻑期継続する要因 

森吉⼭地域の群発地震活動は，南北⽅向に約 4 km，東⻄⽅向に約 3 km，深さ⽅向に約 4 
kmほどの領域内に限られている．この様な狭い領域内で群発地震活動が⻑期継続する要因
として，低い浸透率・⾼い粘性率の流体・⾼速な断層強度の回復が考えられる．以下では，
これらについて順に検討していく．なお，森吉⼭地域の群発地震では，⻑期にわたり複数の
震源マイグレーションが観測されたことから，この群発地震が主に流体移動に伴う間隙流
体圧の上昇により駆動されたと仮定して以下の議論を進める． 

まず，低い浸透率について検討する．群発地震域の全体的なサイズは約 1,500⽇かけてゆ
っくりと成⻑していった．群発地震全体としては拡散的な震源マイグレーションをしてお
り，その拡散係数は 0.0046 m2/sと⼩さい．震源マイグレーションの拡散係数は浸透率に⽐
例する量であることから，群発地震域は低浸透率な環境であることが⽰唆される．また，群
発地震域が時空間発展していく過程では，複数の指向的な震源マイグレーションが観測さ
れた．このことから，群発地震域内における浸透率の空間的な不均質性が強く，⽐較的浸透
率が⾼い領域を選択的に流体が移動しながら群発地震の震源分布が時空間発展していった
と考えられる． 

群発地震域には地震活動が低調な領域が複数存在する．これらの領域では，間隙流体圧の
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上昇が不⼗分であるため地震活動が低調であると考えられる．Talwani et al. (2007) は，⼈
⼯注⽔に伴う群発地震および⾃然群発地震の震源マイグレーションの拡散係数が 10‒2‒10‒1 

m2/s の範囲に収まることを⾒出し，流体移動の拡散係数がこの範囲よりも⼩さいあるいは
⼤きい場合は，間隙流体圧の上昇が不⼗分で地震活動が励起されないということを指摘し
た．つまり，岩⽯の浸透率が⼩さすぎると間隙へ流体が浸⼊しにくく，逆に⼤きすぎると間
隙に流体がとどまっていられないため，どちらの場合も間隙流体圧の上昇が不⼗分で，地震
が発⽣するほどの有効法線応⼒の低下が起こらない．森吉⼭地域の群発地震で地震活動が
低調な領域の例としては，群発地震初期の北東深部の⼆つの円柱状の⼩クラスター間の領
域が挙げられる（図 4.6 (a)）．この領域の南⻄側で群発地震活動が開始し，約 200⽇にわた
ってその周辺 1 kmほどの狭い領域で活動が継続した後，地震活動が低調な領域の北東側に
活動が遷移する．地震活動が低調な領域が存在する理由として，次の⼆つが考えられる．ま
ず，最初の地震活動が⽐較的狭い領域内に限定されたことと，先述した Talwani et al. (2007) 
での議論を考慮すると，地震活動が低調な領域では浸透率が低く，流体は初期のクラスター
からもう⼀⽅のクラスターに向かって移動していくが，浸透率が低いことにより弱⾯にお
ける間隙流体圧の上昇が不⼗分であるというものである．もう⼀⽅の理由として，浸透率は
周辺と同等であるが，弱⾯の固着⼒が⼤きく，周辺の領域と同程度の間隙流体圧の上昇では
地震活動が励起されないことが考えられる．上記のいずれの場合でも，物性が⼤きく異なる
領域が隣り合って存在している可能性があり，群発地震域における地殻構成物質の強い不
均質性が⽰唆される． 
 次に，⾼い粘性率の流体について検討する．第３章（3.4 節 3.4.1 項）で議論した様に，
本地域の群発地震域には⽔やガスを主とする様な流体が存在している可能性がある．また，
群発地震域の深さ（6‒11 km）を考慮すると，流体は⾼温⾼圧の状態であると考えられる．
そのため，⾮常に⾼い粘性率の流体が森吉⼭地域の群発地震域に存在するとは考えにくい．
これについては，第 5章において，地温勾配分布と⽐較しつつ，より詳しく議論する． 

続いて，（3）⾼速な断層強度の回復について検討する．群発地震域は，全体的には拡散的
な時空間発展をしつつゆっくりと成⻑していった（図 4.6, 図 4.8）が，活動開始から数年経
過した後に，クラスター内部において震源マイグレーションを伴う突発的な地震活動が観
測された（図 4.7）．群発地震開始から約 1,400 ⽇後にクラスターの北東から南⻄にかけて
の⻑さ約 3 km，幅約 0.5 km，深さ約 1 kmの領域で震源マイグレーションがみられた（図
4.7 a）．これらの⼤部分はマグニチュード 1 以下の微⼩地震群であるが，活動の終盤にマグ
ニチュード 3.4の地震が発⽣した．また，約 2,530⽇後には南⻄浅部クラスターの中⼼付近
から地震活動が発⽣し，北⽅向と⻄⽅向への震源マイグレーションの後，マグニチュード
4.1 の地震が発⽣した（図 4.7 b）．これらの活動の前後には，特に顕著な地震活動や群発地
震域内外で規模の⼤きな地震の発⽣はなく，いずれも突発的に発⽣し数⽇内で終息する様
な活動であった．また，いずれも以前に地震活動が活発であった領域で発⽣した．群発地震
域における地震活動の再活発化は他地域においても報告されており（Fischer & Horálek, 
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2003），その要因としては，以前の地震活動後における短期間での応⼒の再蓄積，複数の固
着域の段階的な破壊，間隙流体圧の局所的上昇が考えられている．このうち，短期間での応
⼒の再蓄積のためには，短期間で断層強度が回復する必要がある．Hainzl (2004) における
群発地震のシミュレーションでは，実際に観測された群発地震活動との⽐較において，群発
地震域として設定した⼩断層の断層強度が個々の地震後に完全に回復するために要する時
間として 0.1 ⽇という値が設定されている．Tadokoro et al. (2002) は，兵庫県南部地震の
発⽣直後と 33ヶ⽉のそれぞれの期間に発⽣した余震を⽤いて，S波スプリッティング解析
を⾏い，震源域における速い S波の振動⽅向を⽐較した．その結果，本震直後における振動
⽅向は本震の断層の⾛向に平⾏であったのに対し，33 ヶ⽉後では広域応⼒場の最⼤主応⼒
軸⽅向に平⾏になったことを検出した．このことは，本震時に形成されたフラクチャーが 33
ヶ⽉以内に回復し，広域応⼒に由来するフラクチャーが形成されたことを⽰しており，断層
強度が急速に回復した⽰唆する．また，地下の⾼温⾼圧環境を再現し，花崗岩を溶解した⽔
の瞬間的減圧（フラッシング）の実験が⾏われている（Amagai et al., 2019）．その結果，フ
ラッシングによって⼤量のアモルファスシリカ粒⼦が瞬間的に⽣成され，１⽇以内に安定
な⽯英の微結晶に変化することが確認されている．このことから，地震により間隙やフラク
チャーが⽣成され，フラッシングが発⽣して⼤量の⽯英が析出し断層⾯に付着することで，
断層強度に影響を与える可能性が指摘されている．これらのように，⼀度地震破壊を起こし
た断層の断層強度が⽐較的短期間で回復する可能性がある． 

以上の議論から，群発地震活動が⻑期継続する理由として，低い浸透率と⾼速な断層強度
の回復が候補として考えられる．しかし，森吉⼭地域の群発地震では，先述した２回の突発
的再活発化以外に地震活動の顕著な再活発化はなく，これらはいずれも数⽇内に終息する
ような活動であった．また，群発地震域は拡散的な震源マイグレーションを呈し，全体的に
ゆっくりと成⻑しつづけており（図 4.6，図 4.8），同じ領域のみで繰り返し地震が発⽣し続
けていたわけではない．以上から，群発地震が⻑期化する理由としては低い浸透率の寄与が
⼤きく，それによって群発地震域内での流体移動がゆっくりしたものになったと考えられ
る． 
 
４.５.２ 震源が近接する地震波形形状・震源メカニズム解の類似性の時空間変化 

 震源が近接する地震グループの地震波形形状の類似性（WS）と震源メカニズム解の類似
性（FS）の⾼いグループは，いずれも群発地震活動初期に多数存在し，その後の活動では少
ない．そのため，群発地震初期には近接する位置で同じような断層運動の地震が多数発⽣し
たと考えられ，このことから群発地震初期の活動域には，⾛向・傾斜が同様な断層が多数存
在していたことが⽰唆される．実際，初期の活動における震源メカニズム解の空間分布は，
図 4.18の様になっており，そのほとんどが北東−南⻄⽅向に圧⼒軸を持つ逆断層型である．
また，初期の活動は群発地震域の底部から始まり，北⻄⽅向に向かう震源マイグレーション
を呈したが，このクラスターの空間サイズは 1 kmほどの狭い範囲内に限られる． 
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以上から，森吉⼭地域の群発地震の発⽣と駆動のメカニズムについて，次の様なことが考
えられる．まず，東北沖地震の発⽣により東北⽇本内陸の応⼒場の変化が変化した．具体的
には，圧縮⼒の⽅向が⻄北⻄-東南東⽅向から東北東-⻄南⻄⽅向に反時計回りに回転したこ
とで，従来の最⼤主応⼒が最⼩主応⼒に変わり，従来の中間主応⼒および最⼩主応⼒が最⼤
主応⼒および中間主応⼒に変わった（⼩菅・他，2012）．Sibson (1996) は，フラクチャー
メッシュの発達する⽅向を主応⼒軸の⽅向から考察し，これを野外における断層および岩
⽯組織で検証して，中間主応⼒軸の⽅向にフラクチャーメッシュが発達しやすいことを指
摘した．以上から，東北沖地震後の東北⽇本内陸では，多くの領域で中間主応⼒軸が鉛直⽅
向を向いたことで，鉛直⽅向にフラクチャーメッシュが形成され，地殻内に貯留されていた
流体が上昇しやすいような応⼒場になったと考えられる．このような要因によって，第 3章
で推定されたDSW発⽣源から上昇してきた流体が，群発地震初期の狭い領域に多数存在し
ていた同様な⾛向・傾斜の断層破砕体に浸⼊して有効法線応⼒を低下させ地震活動を発⽣
させたと考えられる．また，その後もさらに流体が浸⼊して地震を励起しつつ移動したこと
によって，その後の複雑な震源マイグレーションを伴う群発地震活動が駆動されたと考え
られる． 
 2012 年以降の活動では，複数の指向的な震源マイグレーションを伴いつつ群発地震域が
成⻑していった．この期間になると WS と FS がいずれもクラスター全域で低くなる．WS
が低くなる理由として，グループ内の地震の断層運動が異なることと，震源周辺の不均質性
が⾮常に強いことで震源位置の僅かな違いによって波形形状が異なることの⼀⽅または両
⽅が考えられる．WS が⾮常に⼩さいグループ（WS = 4.52 × 10–2）の HINAI 観測点と
N.ANIH 観測点の地震波形を⾒るとグルーピングの起点とした地震の地震波形に対し，グ
ループ内の他の地震の地震波形は類似しておらず，P波波形について位相が反転しているも
のや，P波と S波の振幅⽐が異なるものも⾒られる（図 4.19）．このことから，震源が近接
していても断層運動が異なることにより地震波形形状が類似しないようなグループが存在
することがわかる．これは，FS の傾向の変化と調和的である．しかし，コーダ波形状も地
震波形ごとに⼤きく異なり，震源周辺の⾮常に強い不均質性の影響も無視できない．また，
FS のデータ数は少なく，群発地震全体に対する傾向を評価できていると断⾔できない．そ
のため，⼆つの波形形状が異なる理由のうちどちらの寄与が⼤きいかは WS と FS の結果だ
けでは判然としない．今後，WS が低い要因の更なる追求を⾏うにあたって，群発地震域を
不均質構造として設定し，その中で発⽣する地震について地震波動伝播シミュレーション
を⾏い，地震波形形状の違いが何に起因しているのかを調べるという⽅法が有効なアプロ
ーチの⼀つだと考えられる． 
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４.６ まとめ 

本章では，活動が⻑期継続している森吉⼭地域の群発地震に着⽬し，震源の時空間発展の
詳細を議論することを⽬的に，震源位置を⾼精度に再決定し，それをもとに群発地震活動の
時空間変化と，地震波形形状および震源メカニズム解の類似性の時空間変化の対応を調べ
た． 

震源再決定により，初期震源に対して震源決定精度が⾶躍的に向上し，本地域の群発地震
の震源は時空間的に複数の⼩中規模のクラスターに分かれて分布しており，全体的には⾼
⾓で東傾斜する⾯的な分布をしていることが明らかになった．群発地震の初期の活動は空
間サイズ 1 kmほどの狭い領域に限定されており，そこから北東に活動が遷移してしばらく
活動が継続した後，複数の指向的な震源マイグレーションを伴いながら，約 1,500⽇かけて
ゆっくりと発展していった． 
 震源が近接する地震グループの地震波形形状の類似性（WS）および，震源メカニズム解
の類似性（FS）の時空間変化を調べたところ，群発地震初期の活動において WS と FS が特
に⾼いグループが多数存在しているが，その後の群発地震クラスターが成⻑していく期間
においては，WS と FS が⾼いグループの数は極少数であることが明らかになった．群発地
震初期の領域で WS と FS が⾼いグループが集中することから，この領域に⾛向・傾斜が同
様な断層が多数存在していたことが⽰唆される，⼀⽅，その後の活動においては，WS も FS

も⾼いグループは極めて稀であり，ほとんどの場合は震源が近接するが断層運動が異なる
ような地震グループであると考えられる． 
  



 107 

 
図 ４.1 森吉⼭地域における地震活動と観測点分布．(a) ⾚⾊の枠は (b) の範囲を⽰す．(b) ⾚⾊の点

は 2009 年から 2019 年までに発⽣した深さ 20 km 以浅，マグニチュード 1 以上の地震の震央位置を⽰

す．⿊⾊の枠は本章で解析を⾏なった群発地震の位置を⽰す．橙⾊と緑⾊の逆三⾓形は弘前⼤学による臨

時観測点と防災科学技術研究所Hi-net の観測点を⽰す．⿊⾊の三⾓形は森吉⼭の⼭頂を⽰す．(c) ⾚⾊

の点は (b) にプロットした地震の時系列を⽰す．灰⾊の点線は東北地⽅太平洋沖地震（Mw9.0）の発⽣⽇

（2011‒03‒14 JST）を⽰す．  
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図 ４.2 本研究で⽤いた観測点．緑⾊の逆三⾓形は本研究で⽤いた気象庁・防災科学技術研究所Hi-net・

東北⼤学の定常観測点の位置を⽰す．橙⾊の逆三⾓形は本研究で⽤いた弘前⼤学の臨時観測点の位置を⽰

す．⽩⾊の逆三⾓形は定常観測点のうち，本研究で使⽤しなかったものの位置を⽰す．⿊枠は震源再決定

を⾏った群発地震クラスターの範囲を⽰す．灰⾊の点線は図 4.1 (b) の範囲を⽰す．  
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図 ４.3 震源再決定に使⽤した速度構造．橙⾊の実線は P波速度構造，⻘⾊の実線は S波速度構造をそ

れぞれ⽰す．点線は JMA2001 (上野・他, 2002) の P波速度構造を⽰す． 
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図 ４.4 初期震源と再決定震源の震源分布の⽐較．(a)初期震源（気象庁⼀元化震源）の震源分布．(b) 

本研究で震源再決定を⾏って得られた震源分布．⾚⾊と緑⾊の点線の枠，⻘⾊の丸，および⽮印はそれぞ

れ 4.2節における説明での中⼩規模のクラスターの位置を⽰している． 
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図 ４.5 初期震源と再決定震源の誤差の⽐較．⽩⾊と⻘⾊の分布は，それぞれ初期震源と再決定震源の

各震源についての誤差のヒストグラムを⽰す．(a) は深さ⽅向，(b) は緯度⽅向，(c) は経度⽅向の誤差

の度数分布をそれぞれ⽰す． 
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図 ４.6 群発地震の時空間発展（300 ⽇毎）．⾊付きの丸は各期間内の地震の再決定震源位置を⽰し，各

期間内における発⽣⽇数順に⾊を変えてある．丸の⼤きさはマグニチュードを表す．⿊点は全期間の再決

定震源位置を⽰す．⽩⾊と⾚⾊の⽮印は 4.3節での説明に対応している．(a)‒(j)の期間は，(a) 0‒300 ⽇, 

(b) 300‒600 ⽇, (c) 600‒900 ⽇, (d) 900‒1,200 ⽇, (e) 1,200‒1,500 ⽇, (f) 1,500‒1,800 ⽇, (g) 1,800‒2,100

⽇, (h) 2,100‒2,400 ⽇, (i) 2,400‒2,700 ⽇, (j) 2,700‒3,000 ⽇, (k) 3,000‒3,300 ⽇, (l) 3,300‒3,600 ⽇であ

る． 
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図 4.6（続き）⽩⾊の点線で囲った領域は 4.3節での説明に対応している． 
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図 4.6（続き） 
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図 4.6（続き）⽩⾊の⽮印は 4.3節での説明に対応している． 
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図 ４.7 地震活動の再活発化．(a) 1,406‒1,430 ⽇の期間の地震活動．(b) 2,534‒2,630 ⽇の期間の地震活

動．⾊付きの丸は各期間内の地震の再決定震源位置を⽰し，発⽣⽇数順に⾊を変えてある．丸の⼤きさは

マグニチュードを表す．⿊点は全期間の再決定震源位置を⽰す． 
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図 ４.8 本章で得られた再決定震源を⽤いた群発地震の震源分布の時空間発展．⿊点はそれぞれの地震

についての拡散開始点からの経過時間と距離のプロット．橙⾊の丸は理論曲線のフィッティングに⽤いた

データ．実線はフィッティング RMS が最⼩の理論曲線を表す．破線はフィッティング RMS が最⼩の拡

散係数±2σの拡散係数を⽤いた場合の理論曲線を表す． 
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図 ４.9 WS のヒストグラム．橙⾊の実線は (平均値)+1.5(標準偏差) = 0.67 を⿊⾊の実線は (平均値)‒

1.5(標準偏差) = 0.46 を⽰す． 
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図 ４.10 (a) 理論ノイズ波形の相互相関関数の最⼤値（CC）のヒストグラム．(b) Gumbel 分布の確率

密度関数．紫⾊，緑⾊，⻘⾊の実線はそれぞれ式（4.1）において，(𝜇, 𝛽) = (1.0, 2.0), (1.5, 3.0), (3.0, 4.0)

における確率密度関数を表す．(c) CCの分布からの標本抽出に⽤いた標本サイズのヒストグラム．(d) 各

標本における平均値のヒストグラム． 
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図 ４.11 WS の計算に⽤いた相互相関関数の最⼤値のヒストグラム．(a) P波についての結果．(b) S波

についての結果． 
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図 ４.12  N.ANIH観測点で観測された地震波形ペアと P・S波についての相互相関関数の最⼤値

（CCP・CCS）の例．δd は地震ペアの震源間距離 [km]，δt は地震発⽣時刻の間隔 [days]，δM は地震

ペアのマグニチュードの差をそれぞれ⽰す． 
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図 ４.13  WS の空間分布．⾊付きの丸は各グループの起点とした地震の震源位置にプロットしたWS値

を⽰す．⿊点は全再決定震源を⽰す．(a) WS を昇順ソートしてプロットした結果． (b) WS を降順ソー

トしてプロットした結果． 

  

(a)

(b)

Waveform Similarity
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図 ４.14  WS の傾向の変化と群発地震の震源分布の時空間発展．(a) 群発地震開始から 364 ⽇後までの

期間，(b) 365‒730 ⽇の期間，(c) 731‒3,286⽇の期間における WS の空間分布（上段）と群発地震活動の

時空間変化（下段）．上段の⾚⾊と灰⾊の丸は，それぞれ WS が特に⾼いグループ（WS ≥ 0.46）とその他

のグループのグループ化の起点とした地震の震央を⽰す．⻘点は全期間の地震の震央を⽰す．下段の⾊付

きの丸は各期間内における地震の震央を⽰す．⿊点は全期間の地震の震央を⽰す． 
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図 ４.15  FS の空間分布．⾊付きの丸は各グループの起点とした地震の震源位置にプロットした FS値

を⽰す．⿊点は全再決定震源を⽰す． 
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図 ４.16  FS のヒストグラム． 
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図 ４.17  FS の傾向の変化と群発地震の震源分布の時空間発展．(a) 群発地震開始から 364 ⽇後までの

期間，(b) 365‒3,286⽇の期間における FS の空間分布（上段）と群発地震活動の時空間変化（下段）．上

段の⾚⾊と灰⾊の丸は，それぞれ FS が特に⾼いグループ（FS ≥ 0.75）とその他のグループのグループ化

の起点とした地震の震央を⽰す．⻘点は全期間の地震の震央を⽰す．下段の⾊付きの丸は各期間内におけ

る地震の震央を⽰す．⿊点は全期間の地震の震央を⽰す． 
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図 ４.18 群発地震初期の活動の震源メカニズム解．⿊点は群発地震開始から 364 ⽇後までに発⽣した地

震の再決定震源位置を⽰す．震源メカニズム解はUchide (2020) で推定されたもののうちランクC以上

のものをプロットした．震源メカニズム解の⾊は震源の深さを⽰す． 
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図 ４.19  WS = 4.52 × 10–" のグループの HINAI観測点および N.ANIH観測点で観測された地震波形．

(a) ⾚⾊の逆三⾓形はグルーピングの起点とした地震の震源位置を⽰す．⿊丸はグループ内の地震の震源

位置を⽰す．灰⾊の点は全ての再決定震源位置を⽰す．(b) 左は HINAI観測点，右は N.ANIH観測点でそ

れぞれ観測されたグループの地震の地震波形を⽰す．上段の⾚⾊の波形は，グルーピングの起点とした地

震の地震波形を⽰す．グループ内のその他の地震についての地震波形は，下段に灰⾊の線で重ね書きして

ある． 

  

(a)

HINAI N.ANIH

N.FSTH N.GJOH

(b)
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第５章 議論 

５.１ 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の負の相関関係 

 第 2 章では，東北⽇本内陸における複数の群発地震について，震源マイグレーションの
拡散係数と群発地震の継続時間の関係を調べた．その結果，両者は逆相関していることが判
明した．しかし，これは東北⽇本内陸における群発地震についてのみ解析を⾏なって得られ
た結果である．そこで本節では，他地域の様々なテクトニクス下における群発地震について
も，本研究で得られた相関関係が同様に成⽴するのかを検討した． 
他地域における過去の研究で，震源マイグレーションの拡散係数が推定されている⾃然

群発地震 (Saccorotti et al., 2002; Parotidis et al.,, 2003; Hill & Prejean 2005; Jenatton et al., 
2007; Yukutake et al., 2011; Hainzl et al., 2012; Shelly et al., 2013a, b; Kapetanidis et al., 2015; 
Shelly et al., 2015; Mesimeri et al., 2015; Ruhl et al., 2016; Shelly et al., 2016; Hauksson et al., 
2019) について，拡散係数と群発地震の継続時間の関係を調べた．また，本研究で対象とし
た群発地震についての先⾏研究における推定値 (Kosuga, 2014; Okada et al., 2015; Yoshida 
& Hasegawa, 2018a, b) も検討に使⽤した．拡散係数が１つの地域の群発地震について複数
推定されている場合は，それぞれ独⽴の推定値として扱った．群発地震の継続時間が⽂献中
で報告されている場合はそれを⽤いたが，そうでない場合は⽂献中の地震活動の時系列か
ら概算して⽤いた．本研究での解析対象の群発地震については第２章で推定した EVT90 
[day]を継続時間とした．以上の値は表 5.1 にまとめた． 
先⾏研究における拡散係数と群発地震の継続時間を両対数プロットした結果，本研究で
得られた東北⽇本の群発地震についての結果と同様，拡散係数と群発地震の継続時間の間
に強い負の相関関係が認められた（図 5.1）．さらに，検討に⽤いた群発地震のうち，⽕⼭地
帯，⾮⽕⼭地帯，沈み込み帯，⾮沈み込み帯に属するもののみをそれぞれプロットしても，
負の相関関係は成⽴する（図 5.2）．このことから，本研究で明らかになった相関関係は，群
発地震の発⽣環境によらず，拡散的震源マイグレーションを伴う群発地震⼀般に成り⽴つ
可能性がある． 
図 5.1 の分布は (𝐷, 𝐸𝑉𝑇90) = (0.6, 30) 付近に変曲点を持っているように⾒える．また，

⽕⼭地域についての結果は，その他のカテゴリーと⽐べて冪乗則の傾きが急であるように
⾒える．このことから⽕⼭地域における群発地震はその他の地域における群発地震よりも
拡散係数の値が⼤きくなるにつれ，より急峻に継続時間が短期化するような群発地震グル
ープが存在することが期待されるが，先⾏研究の結果について継続時間を概算した影響や
継続時間を求める⼿法が統⼀されていない影響が出ている可能性が否定できないため判然
としない． 

また，第２章で議論したように，拡散係数は地殻の浸透率に⽐例し，流体の粘性に反⽐例
することが理論的に期待される (e.g., Shapiro et al., 1997）．したがって，これらのパラメタ
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が群発地震の震源分布の時空間発展に影響していると考えられる． 
 
５.２ 群発地震の震源分布の時空間発展・継続時間と浸透率の空間不均質性 

第４章では，活動が⻑期継続している森吉⼭地域の群発地震に着⽬してその時空間発展
を⾼時空間分解能で調べた．その結果，森吉⼭地域の群発地震は，指向的な震源マイグレー
ションを伴い，複数の⼩クラスターを形成しつつ極めて複雑に時空間発展をしていたこと
が明らかになった．また，この群発地震は 10年以上にわたって⻑期継続しており，震源マ
イグレーションの拡散係数のオーダーは 10‒3 と⾮常に⼩さい．第３章では，森吉⼭地域に
おいて観測されるDSW形状が短期間内に変化することを検出した．このことと，DSW発
⽣源位置が低地震波速度・低 VP/VS ⽐の領域の上端付近に推定されたことから，森吉⼭地
域の群発地震クラスターの直下には⽔やガスを主とする流体が存在し，それが上昇して群
発地震を発⽣・駆動した可能性を指摘した．したがって，本地域の群発地震域に存在する流
体の粘性は⽐較的低いと考えられる．以上から，森吉⼭地域における群発地震の⻑期継続性
は，群発地震域における低浸透率な環境によってもたらされていると考えられる． 

さらに，指向的な震源マイグレーションと，震源が複数のクラスターを形成するように分
布していることから，群発地震域内において浸透率が⽐較的⾼い領域と低い領域が混在し
ていることが⽰唆される．これと同様な状況は，他地域においても報告されている．Ross et 
al. (2020) は Cahuilla Valley (California, USA) において４年以上継続している群発地震活
動に対し，連続地震波形記録から機械学習を⽤いて地震を網羅的に検出するとともに，その
震源位置を⾼精度に決定して，時空間発展を考察した．その結果，群発地震は⾼⾓で傾斜す
る⾯的な領域の深部から浅部にかけて震源マイグレーションしており，⾯的な領域内の
所々に震源が分布しない領域が存在していることが判明した．群発地震の活動はこのよう
な領域を迂回しつつ時空間発展していったことから，この群発地震は流体の移動によって
駆動されており，震源が分布しない領域では浸透率が低く，断層帯における浸透率の三次元
的な不均質性によって群発地震の震源分布の時空間発展が規定されていることを指摘して
いる． 
第４章では森吉⼭地域の群発地震について，震源が近接する地震の地震波形の類似性

（WS）と震源メカニズムの類似性（FS）が群発地震の震源分布の時空間発展とともにどの
ように変化するのかを調べた．その結果，WS・FS ともに，群発地震初期の狭い領域内での
み平均波形相関が⾼い地震グループが多く，その後の活動では平均波形相関が低いグルー
プが⼤多数を占めることが明らかとなった．Truguman et al. (2020) は，2019年にCalifornia 
で発⽣した Ridgecrest地震（M7.1）の余震に対して，本研究と同様に波形相関をもとに震
源が近接する地震の地震波形の類似性と震源メカニズムの類似性を調べ，本震のすべり量
の空間分布と⽐較した．その結果，すべり量が⼤きい領域では震源が数 100 m 程度しか離
れていないが，地震波形および震源メカニズム解の類似性は低いことが判明し，これは本震
のすべり量や断層の roughness の空間分布によって，本震後の断層内における応⼒場が不
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均質性となった可能性を指摘した．森吉⼭地域の群発地震域において，WS・FS は群発地震
が複雑に時空間発展していく過程で低いことから，群発地震域における地殻構成物質の強
い不均質性が⽰唆される． 
森吉⼭地域の群発地震についての議論と，第２章で解析した群発地震を⽐較するために，
各群発地震域近傍における地温勾配および地震波速度構造を⽐較した．まず，地温勾配 
[K/km] のコンパイル結果（Tanaka et al., 2004）との対応を調べた．図 5.3に東北⽇本にお
ける地温勾配の測定点と群発地震域の空間分布を⽰す．また，図 5.4には各群発地震域の中
⼼座標から地温勾配の測定点までの距離とそこでの地温勾配の対応を⽰す．図 5.3と図 5.4
から群発地震域の近傍における地温勾配の値は⽐較的低く，群発地震活動が⻑期化してい
る領域とそうでない領域で⼤きな差異は認められないことがわかる．このことは，温度に反
⽐例する流体の粘性が，群発地震域間で⼤きく異ならないことを⽰す．次に，森吉⼭地域以
外の群発地震域の地震波速度トモグラフィー結果（Okada et al., 2015）を⽐較した．その結
果，複数の領域で森吉⼭地域と同様に地震波速度および VP/VS ⽐が低いという特徴を持つ
ことが確認された（図 5.5；⿊点線で囲った領域）．このことから，これらの領域においても
⽔やガスを主とする様な粘性率が⽐較的低い流体が存在する可能性がある．以上の⽐較結
果は，群発地震域間における流体の粘性率の違いが顕著ではないことを⽰している．したが
って，これらの群発地震の継続時間の多様性に関する流体の粘性率の寄与は⼤きくないと
考えられる． 

以上の議論と本研究で⾒出された震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時
間の間に成り⽴つ負の相関関係を考慮すると，群発地震の震源分布の時空間発展と継続時
間は，地殻内における浸透率の空間不均質性の影響を⼤きく受けていると考えられる．群発
地震域において浸透率が低い領域が存在する場合，それらは群発地震の震源分布の時空間
発展を阻害し，その結果，群発地震活動が⻑期化すると考えられる (e.g., Hauksson et al., 
2019; Ross et al., 2020)．逆に，短期的な群発地震活動においては，震源マイグレーション
の拡散係数が⼤きいことから，間隙流体圧を上昇させ地震活動を励起できる範囲内 
(Talwani et al., 2007) で，⽐較的浸透率が⾼い環境を流体が移動することで短期的な群発地
震活動が⽣じると考えられる (e.g., Yukutake et al., 2011; Shelly et al., 2016）． 
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５.３ 今後の展望 

群発地震の統⼀的理解に向けて 
本研究では，拡散的な震源マイグレーションを伴う群発地震について，震源マイグレーシ

ョンの拡散係数と群発地震の継続時間を統⼀的な基準のもとで定量化し，複数⽐較するこ
とで，両者が逆相関していることを発⾒した（第２章）．しかし，第１章で概観したように
群発地震の発⽣・駆動要因として，⾮地震性すべりやダイク貫⼊による応⼒変化といった要
因もある．今後，この様なカテゴリーの群発地震について，本研究で⾏ったように複数の群
発地震についてある物理量を⼀貫した⽅法で推定して⽐較するというアプローチの解析が
進むことで，群発地震の多様な駆動メカニズムを内包するような統⼀的法則の存在可能性
についての議論の進展が期待される． 
 
単⼀の群発地震における複数の発⽣・駆動メカニズム 
 群発地震の震源分布の時空間発展が複数の異なる駆動メカニズムの組み合わせを考える
と，よりよく説明できるという報告がなされている（例えば，流体拡散と⾮地震性すべり，
異なるすべり速度を持つ⾮地震性すべり）（Xue et al., 2018; De Barros et al., 2020; 
Dublanchet & De Barros, 2020; Hatch et al., 2020）．今後，この様な研究例が増えることで，
異なる発⽣・駆動メカニズムが空間的に共存する理由や，それらの間の相互作⽤についての
理解が進展し，群発地震の震源分布の時空間発展のメカニズムについてのより詳細に理解
することができると期待される． 
 
⼈⼯注⽔に伴って誘発された群発地震との⽐較検討 
 本研究では⻑期継続している群発地震の震源分布の時空間発展を⾼時空間分解能で調べ，
群発地震域内における指向的なマイグレーションや突発的な活動の再活発化などが⽣じて
いることが明らかになった．この様な現象がどの様なメカニズムで発⽣しているのかを明
らかにすることは，群発地震域における流体の挙動や存在形態を把握する上で重要である．
⼀⽅，⽯油・天然ガスの⽔圧破砕による採掘，地熱開発における涵養注⽔，CO2 の地層貯留
といった⼯学技術の進歩に伴い，注⽔圧や坑井底における流体の状態の時間変化と地震活
動との対応関係が詳しく調べられている（e.g., Okamoto et al., 2020）．今後，このような研
究で得られた知⾒を⾃然群発地震に適⽤することで，地震学的な解析結果から群発地震域
内における流体の挙動や存在形態を拘束できる可能性がある． 
 
群発地震の継続時間の予測に向けて 
 本研究では，群発地震初期の地震活動を⽤いて推定した震源マイグレーションの拡散係
数と群発地震の継続時間が逆相関していることを発⾒した．このことは，群発地震初期の震
源マイグレーションの特徴から継続時間を予測できることを⽰唆している．このことは，群
発地震継続時間予測の社会実装可能性を⽰しており，群発地震を誘因とする災害の防災・減
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災という観点で重要である．これを実現するためには，拡散的な震源マイグレーションを伴
う群発地震を網羅的に検知し，その継続時間と震源マイグレーションの拡散係数のデータ
を増やすとともに，理論曲線フィッティングに⽤いるデータ期間を変えた場合のフィット
の安定性の検討を⾏う必要がある．群発地震の網羅的な検知については，地震活動の時空間
分布に基づく⽅法（e.g., Zhang & Shearer, 2016; Ross & Cochran, 2021），ETASモデルから
の逸脱を利⽤する⽅法（e.g., Nishikawa & Ide, 2017; Peng et al., 2021）が開発されており，
実データに対して群発地震の網羅的な検出が⾏われている．また，機械学習を⽤いて震源カ
タログの網羅性を⾶躍的に向上させることも⾏われている（e.g., Ross et al., 2019）．今後，
網羅的な地震カタログを作成しかつ，網羅的に群発地震を検知することで得られるビッグ
データの解析によって，本研究で得られたような群発地震に共通して成⽴する法則の綿密
な検証が可能になるであろう．⼀⽅，群発地震の地震活動時系列を説明する統計数理モデル
の開発も進められている（e.g., Kumazawa & Ogata, 2014; Llenos & van der Elst, 2019; Llenos 
& Michael, 2019）．これらのモデルに観測から得られた知⾒を適切に組み込むことで，群発
地震の継続時間の予測精度向上が期待される． 
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表 ５.1 先⾏研究における群発地震の継続時間 [day] と震源マイグレーションの拡散係数 D [m2/s]． 

⻘字は本研究において推定した EVT90 [day]． 
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図 ５.1 先⾏研究において推定された震源マイグレーションの拡散係数 D と群発地震の継続期間

/EVT90 の散布図．各シンボルにおける値は凡例の研究における推定結果を⽰している．⾚⾊の菱形は本

研究での推定した結果を⽰す． 

  



 137 

 
 

図 ５.2 先⾏研究を群発地震の発⽣環境で分類した場合の震源マイグレーションの拡散係数 D と群発地

震の継続期間/EVT90 の散布図．群発地震の発⽣環境が，(a) ⽕⼭地帯，(b) ⾮⽕⼭地帯，(c) 沈み込み

帯，(d) ⾮沈み込み帯に分類されるものについての結果．(a)‒(d)の⾚⾊の菱形は本研究の結果を⽰す． 
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図 ５.3  Tanaka et al. (2004) による地温勾配の空間分布．⾊付きの丸は地温勾配 [K/km] を⽰す．⾚

枠は本研究で解析した群発地震域を⽰し，(a) 森吉⼭ (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤倉 (e) ⽶沢−喜多

⽅地域をそれぞれ⽰す．⿊⾊の点は 2011 年から 2019 年に深さ 20 km 以浅で発⽣したマグニチュード 1

以上の地震の震央（気象庁⼀元化震源カタログ）を表す． 
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図 ５.4 群発地震域からの距離と地温勾配．丸は群発地震域から Tanaka et al. (2004) における地温勾配

の測定点までの距離と，そこでの地温勾配 [K/km] を⽰す．(a) 森吉⼭ (b) ⾓館 (c) ⽉⼭ (d) 仙台⼤

倉 (e) ⽶沢−喜多⽅地域についての結果を⽰す． 

  

(a) (b)

(c) (d)

(e)
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図 ５.5  Okada et al. (2015) における地震波速度トモグラフィー結果（Okada et al., 2015 Fig.10, 11 を

⼀部改変，加筆）．(a)深さ 6 km における P波速度偏差分布，⿊⾊の太実線は(c)‒(h)の断⾯図の側線を⽰

す．⾚⾊の三⾓形は⽕⼭を，四⾓形は活断層の地表測線の位置を⽰す．⽩⾊の点および⿊⾊のクロスは，

東北沖地震前・後に発⽣した地震の震源位置をそれぞれ⽰す．(b) 深さ 6 km における VP/VS⽐分布．各

シンボルの説明は(a)と同様．(c)森吉⼭地域，(d)⾓館地域，(e)⽶沢−喜多⽅地域における P波速度偏差

の空間分布．⿊⾊の⽮印は各地域における解析対象の群発地震域を⽰す．⿊点線で囲った領域は，5.2節

の議論に対応している．(f)森吉⼭地域，(g)⾓館地域，(h)⽶沢−喜多⽅地域の VP/VS⽐の空間分布. 

()(a) (b)

(c)

(d)

(e)

(f)

(g)

(h)

(c,f)
(d,g)

(e,h)

(c,f)
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第６章 結論 

本研究では群発地震の継続期間という側⾯に着⽬し，それを規定する要因の解明を⽬的
とした．そのために，東北⽇本内陸における拡散的な震源マイグレーションを伴う群発地震
について，次の⼆つの異なるアプローチで研究を⾏った．まず，複数の群発地震における震
源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間を統⼀的基準のもとで推定して⽐較
することで，両者の関係を調べた．次に，解析対象の群発地震のうち特に⻑期継続している
ものに着⽬して，その発⽣メカニズムと時空間発展の詳細を明らかにした．最後に，本研究
の締め括りとして，以上で得られた結果をもとに，何が群発地震の継続期間を規定している
のかという観点のもと，総括的な議論を⾏った． 

 

第２章では，東北⽇本内陸における拡散的な震源マイグレーションを伴う群発地震につ
いて以下のことが明らかになった． 

× 震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の間には強い負の相関が認
められ，この相関関係は –0.5 から –1.0 の冪指数を持つような冪乗則に従う． 

× 震源マイグレーションの継続時間と群発地震の継続時間が等しいと仮定すると，こ
の冪乗則から，震源マイグレーションの拡散係数と群発地震の継続時間の積が⼀定
となることが導かれる．また，群発地震が永続的に続いたとしても，群発地震域は無
限に拡がらないことを⽰しており，地殻内における流体貯留域のサイズまたは，群発
地震域への流体供給レートは，地域によらずほぼ同等であることが⽰唆される． 

× 解析を⾏なった群発地震の中には，震源マイグレーションが停⽌した後も地震活動
が継続したものが存在する．拡散原点からの距離とともに，間隙流体圧が低下するた
め，ある距離以遠では有効法線応⼒の低下が地震すべりの発⽣に不⼗分になること
で，震源マイグレーションが停⽌すると考えられる．また，その後も地震活動が継続
する理由としては，群発地震そのものによる局所的な応⼒擾乱，流体の追加供給によ
る⾼間隙流体圧の保持，⽐較的早い断層強度の回復といった要因が考えられる． 

第３章では，森吉⼭地域で観測される特徴的な散乱波群（DSW）について，その波形形状
が時間的にどのように変化するのかを系統的に調査するとともに，DSW の発⽣源位置を推
定し，以下のことが明らかになった． 

× 震源位置が近く，P波・S波の初動部分の波形は類似している場合でも，DSW形状は
複雑に時間変化していることが明らかになった．また，DSW形状は数時間から数⽇
という短期間内に変化することがある． 

× DSW 発⽣源の位置は，森吉⼭北⽅の群発地震クラスターのほぼ直下の深さ約 13 km
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に推定された．これは，先⾏研究の地震波速度トモグラフィー結果における低速度・
低 VP/VS ⽐の領域の上端付近に相当する．このことから，DSW 発⽣源における⾼温
⾼圧の⽔やガスといった流体の存在が⽰唆される． 

× DSW形状の時間変化の要因として，伝播経路における地震波速度構造・地震波減衰
構造の時間変化と，DSW 発⽣源における構造の時間変化の⼀⽅または両⽅が考えら
れる．また，短期間内での DSW 形状の変化から，DSW 発⽣源周辺における⾼速な
流体移動が⽰唆される． 

第４章では，森吉⼭地域で⻑期継続している群発地震に着⽬し，⾼精度相対震源再決定を
⾏って群発地震の震源分布の時空間変化を⾼時空間分解能で明らかにするとともに，震源
が近接する地震の地震波形形状の類似性（WS）および震源メカニズム解の類似性（FS）が
群発地震活動の推移とともにどの様に変化するかを調べた． 

× 震源再決定の結果，初期震源に対する震源決定精度の⾶躍的な向上に成功した． 

× 本地域の群発地震の震源は時空間的に複数の⼩中規模のクラスターに分かれて分布
しており，全体的には⾼⾓で東傾斜する⾯的な分布をしていることが明らかになっ
た． 

× 群発地震の初期の活動は空間サイズ 1 kmほどの狭い領域に限定されており，そこか
ら北東に活動が遷移してしばらく活動が継続した後，クラスター全体に活動が震源
マイグレーションを伴いつつ発展していったことが明らかになった． 

× 群発地震初期の活動において WS と FS が特に⾼いグループが多数存在しているが，
その後の群発地震クラスターが成⻑していく期間においては，WS と FS が⾼いグル
ープの数は極少数であることが明らかになった． 

× 群発地震初期の領域で WS と FS が⾼いグループが集中することから，この領域に⾛
向・傾斜が同様な断層が多数存在していたことが⽰唆される． 

× その後の活動において WS と FS が⾼くない理由として，震源が近接するが断層運動
が異なることと，断層運動は同様であるが震源近傍に⾮常に強い不均質が存在する
影響により，震源位置の僅かな違いによって地震波形形状が異なることの⼀⽅ある
いは両⽅が考えられる． 

第５章における総括的議論の結果，拡散的な震源マイグレーションを伴う群発地震の継
続時間は，群発地震域における浸透率の空間不均質性に⼤きく依存することが⽰唆された．
今後，更なる解析を⾏ってデータ数を増やし，本研究で得られた結果を検証していく必要が
ある． 
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Appendix A 

Double Difference 法 

 本研究ではDouble-Difference法（double-difference algorithm: Waldhauser & Ellswarth, 
2000）を⽤いた⾼精度相対震源再決定を⾏った（第３章 3-2，第４章 4-2）．そこで，本補
遺ではDouble Difference 法（以下，DD法と略記する）について概説する． 
 
 通常の震源決定では，P波および S波の到達時刻（絶対⾛時）を⽤いて震源の絶対位置
を決定する．これに対し，相対震源決定では，異なる地震の到達時刻差（相対⾛時）を⽤
いて，震源間の相対位置を精度よく決定する．代表的な相対震源決定として，マスターイ
ベント法がある．マスターイベント法は，ある⼀つの地震（マスターイベント）に対して
隣接して発⽣する地震との相対⾛時を⽤い，震源の相対位置を決定する⽅法である．相対
⾛時を⽤いることで，地震波伝播経路の影響を打ち消し，マスターイベントとの相対位置
を精度よく求められる．しかし，絶対位置の精度はマスターイベントの震源決定精度で決
まるという⽋点があった． 

これに対し，DD法は絶対⾛時と相対⾛時の両⽅を⽤いて，近接して発⽣する地震の絶
対震源位置と相対震源位置を同時に決定する⽅法である．震源が近接している場合，それ
らの地震波線はほぼ同⼀の経路で観測点まで伝播する．そのため，震源が近接する地震ペ
アの⾛時差を⽤いることで，伝播経路における速度構造の不確実性が取り除かれ，地震ペ
アの相対位置を精度よく決定することができる．相対⾛時としては，P波および S波の到
達時刻差（カタログ⾛時差）と，地震波形の相関相関を利⽤して求めた到達時刻差（CC
⾛時差）の⼀⽅または両⽅を⽤いることができる．CC⾛時差を求める⽅法について以下
に述べる．⼀般に，震源位置と断層運動がほぼ同⼀の地震ペアについて，同⼀観測点で観
測された地震波形は類似する．これを利⽤して次のように震源が近接する地震ペアの相対
⾛時を求める．まず，地震ペアについて相互相関関数を計算し，それが最⼤となる場合の
時間ずれを求める．そのうち，相互相関関数の最⼤値が⼤きい（例えば，0.85以上）もの
を⽤いることで，震源が近接する地震ペアの相対⾛時が得られる．⼀般に，カタログ⾛時
差に対し，CC⾛時差の⽅が精度良く相対⾛時を求められるため，CC⾛時差を⽤いること
で相対震源位置の決定精度が向上する． 
 まず，通常の震源決定法について述べる．地震 i の地震波を観測点 k で観測した場合を
考える．地震 i の震源位置を (𝑥, , 𝑦, , 𝑧,)，発震時を 𝜏, とすると，理論⾛時 𝑡3

,,456 はスロー
ネス u を⽤いて次式のように表される． 
 

𝑡3
,,456 = 𝑢s(𝑥3 − 𝑥)# + (𝑦3 − 𝑦)# + (𝑧3 − 𝑧)# + 𝜏, 	 (A. 1) 
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式(A.1)は，未知数である震源要素 (𝑥, , 𝑦, , 𝑧, , 𝜏,) について⾮線形である．そこで，仮の震
源要素から，𝛥𝑥, 𝛥𝑦, 𝛥𝑧, 𝛥𝜏 だけ離れたところに真の震源要素があると考え，式(A.1)を
Taylor 展開すると観測⾛時 𝑡3

,,789	について，以下の観測⽅程式を得る． 

 

𝑡3
,,789 ≅ 𝑡3

,,456 +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑥 𝛥𝑥 +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑦 𝛥𝑦 +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑧 𝛥𝑧 + 𝛥𝜏	 (A. 2) 

 

𝑡3
,,456 を左辺へ移項すると， 

 

𝑟3, = 𝑡3
,,789– 𝑡3

,,456 =
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑥 𝛥𝑥 +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑦 𝛥𝑦 +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑧 𝛥𝑧 + 𝛥𝜏 (A. 3) 

 

となる．ここで，震源要素を 

 

𝒎 = N𝑥, , 𝑦, , 𝑧, , 𝜏,Q: (A. 4) 

𝚫𝒎 = NΔ𝑥, , Δ𝑦, , Δ𝑧, , Δ𝜏,Q: (A. 5) 

 

とすると，式(A.3)は， 

 

𝑟3, = 𝑡3
,,789– 𝑡3

,,456 =
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝒎
𝛥𝒎, (A. 6) 

 

となる．P波および S波の到達時刻を⽤いた通常の震源決定は，式(A.6)に最⼩⼆乗法を適
⽤し，観測⾛時と理論⾛時の残差が最⼩となるように Δ𝑥, , Δ𝑦, , Δ𝑧, , Δ𝜏, を推定する．その
後，推定値に基づき仮の震源要素を更新する．以上を観測⾛時と理論⾛時の残差が⼗分⼩
さくなるまで繰り返し，震源要素の最適値を得る． 

⼀⽅，DD 法では式(A.6)に関して，地震 i に対して近接する地震 j についても同様に 𝑟3
- 

を求め，𝑟3,  と 𝑟3
- の差である 𝑑𝑟3

,-を⽤いる． 

 

𝑑𝑟3, =
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝒎
𝛥𝒎,–

𝜕𝑡3
-,456

𝜕𝒎
𝛥𝒎- (A. 7) 

 

𝑑𝑟3, = (𝑡3, – 𝑡3
-)789– (𝑡3, – 𝑡3

-)456 (A. 8) 
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ここで，(𝑡3, – 𝑡3
-)789，(𝑡3, – 𝑡3

-)456 は地震 i と地震 j の観測⾛時の差，理論⾛時の差をそれぞ
れ表し，その差である 𝑑𝑟3,  は double-difference (DD) と定義される．式(A.8)を書き下ろす
と，次式のようになる． 

 

𝑑𝑟3, =
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑥 𝛥𝑥, +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑦 𝛥𝑦, +
𝜕𝑡3

,,456

𝜕𝑧 𝛥𝑧, + 𝛥𝜏, 	–
𝜕𝑡3

-,456

𝜕𝑥 𝛥𝑥-–
𝜕𝑡3

-,456

𝜕𝑦 𝛥𝑦-–
𝜕𝑡3

-,456

𝜕𝑧 𝛥𝑧-–𝛥𝜏- 		(A. 9) 

 

全ての観測点と地震ペアの組み合わせで式(A.7)を求め，⾏列表記すると， 

 

𝐖𝐆𝚫𝐦 = 𝐖𝐝 (A. 𝟏𝟎) 

 

を得る．ここで，𝐆 は式(A.7)の偏微分係数を成分とする M×4N の⾏列（M は double-

difference の個数，N は地震数），𝐝 は式(A.8)を成分とするベクトル，𝚫𝐦 は式(A.8)の補正
項を成分とするベクトル，𝐖	は重みづけのための対⾓⾏列である．また，次式の拘束条件
を与え，震源再決定を⾏う際の全震源の平均移動量を 0 にする． 

 

p𝜟𝒎𝒊 = 0	
.

,/'

(A. 11) 

 
式(2.10)の	𝐆 の各⾏には⾮ 0の成分が 8個しかない疎⾏列であり，数値的に不安定であ
る．解の安定性を確保するために，ダンピング係数 λ	と単位⾏列 I を⽤いて次式のよう
に式(A.10)を変形する． 
 

𝐖�𝐆𝜆𝐈� 𝚫𝐦 = 𝐖�𝐝0�
(A. 12) 

 
式(2.12)を最⼩⼆乗法で解くにあたって，解くべき⾏列サイズが⼩さい場合には特異値分
解によって解を求められる．この⽅法では，⾮常に⼤きな⾏列空間を要するため，⼀度に
多数の震源（例えば，100個以上）を再決定する場合は計算機の制約上適⽤できない．こ
のような場合は共役勾配法の⼀つである LSQR (Paige & Saunders, 1982) を⽤い，以下の
ダンピング項付き最⼩⼆乗法により解を得ることができる．ダンピング係数の⼤きさは通
常，1 から 100が与えられるがDD法の場合は 40から 80が適切であることが経験的に知
られている． 
 

�𝐖�𝐆𝜆𝐈� 𝚫𝐦	– 	𝐖 �𝐝0��#
= 0 (A. 13) 
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この⽅法では，⼀度に多くの震源を再決定することができるが，震源位置の誤差の推定精
度は原理的に保証されない．そのため，LSQRを⽤いた場合には，ブートストラップ法 
(Efron, 1982; Tichelaar & Ruff, 1989) などの統計的リサンプリング⼿法を⽤いて，震源位
置の誤差を評価する必要がある． 
 DD法では，イタレーション毎にデータに対する重みづけを⾏う．重みづけ 𝐖は，⾛時
残差と地震ペアの震源間距離についてそれぞれ⾏われる．したがって，⼀回の計算ごとに
⾛時残差が設定した閾値以上となった⾛時差データは震源再決定には⽤いられない．ま
た，DD法では地震ペアの震源間距離が，それらと観測点までの距離に⽐べて⼗分に⼩さ
いことが要求される．地震ペアの震源間距離については次式のように重みを与え，震源間
距離が⼤きな地震ペアの重みを下げる． 
 

𝐖, = 𝑚𝑎𝑥& h0, 1– �
𝑠,
𝑐 �

&
i (A. 14) 

 
ここで，𝑠, は震源間距離，𝑐 は距離についての閾値である．したがって，𝑐 よりも震源間
距離が⼤きい地震ペアの⾛時差データは震源再決定には⽤いられない． 
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