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1．はじめに1．はじめに

　地震の震源位置は地震に関する最も基本的な情報である。日本における地震観測は，気象庁・
防災科学技術研究所・大学・自治体等によって行われており，気象庁ではそれらのデータを一元
的に処理して結果を公開している。その震源データ（気象庁一元化震源）は，日本における公的
な震源データとして，地震に関する研究の他，防災や教育など多方面において利用されている。
　図１は，日本海東縁部において 2003年以降に発生した地震の震源分布を示す。震央分布におい
ては，1983年日本海中部地震（M7.7）や 1993年北海道南西沖地震（M7.8）の余震域の形状が確
認できる。しかし，その領域での震源の深さは，地震発生直後に決定された余震の深さ（例えば，
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図 1 　2003年 1月～ 2024年 1月の期間に，北海道から石川県にかけての日本海東縁部で発生した
地震の震源分布。データは気象庁一元化震源カタログで，震央分布図中のポリゴンで囲まれた範
囲内の震源を示す。(b) は深さ 30 km 以深の震源を示す。断面図は深さ方向に 2倍に拡大している。
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Sato et al., 1986）に比べて明らかに深い。また，震源深さの下限は地域によって異なり，深い地震
が分布する領域は，新潟県付近を除き，陸域から一定以上離れた場所に限られる（図 1(b)）。
　正確な震源分布の情報は地震テクトニクスの理解や地震防災の観点からも重要である。日本海
東縁部において深い地震が見られることは，震源決定の方法に起因する見かけ上のものである可
能性があることから，本論ではその原因を探り，解決の一方法を示すことを目的とする。

2．観測波形と地震波速度構造2．観測波形と地震波速度構造

　青森県西方沖の深い位置に震源が決められた地震の波形例を図 2に示す。この地震では振幅の
小さな屈折波が初動となり，その後に振幅の大きい直達波が現れている。屈折波が初動となるこ
とは，震源と観測点の間には地震波速度が急増する面があることと，震源の深さはその面よりも
浅いことを示している。日本海東縁部における構造探査の結果（No et al., 2014）によれば，最も
顕著な速度境界面である地殻とマントルの境界（モホ）の深さは日本海沿岸部に近づくにつれて
深くなるものの，図 2の震央付近では 15 km程度である。したがって，図 2の震源の深さは実際
よりもかなり深く決められていることになる。
　その原因は，震源決定に用いられる地震波速度構造にあると思われる。その構造（JMA2001，
図 3）は日本列島内陸において行われた人工地震探査データを基にし，震源決定における不安定さ
を除くために速度の急変を含まないものとなっている（上野・他，2002）。すなわち，モホが存在
しない構造である。その構造において屈折波の速い走時を説明するためには，震源を深くする必

図 2　震源の深さが 32.8 kmと決められた地震の波形のペーストアップ。震源と観測点の位置を右
下に示す。波形の縦軸の位置は震源から観測点までの震央距離に対応し，P波初動の位置を 4 s に
そろえている。点線は屈折波，実線は直達波の到達を示す。右上は初動部分の波形の拡大。

図 3　P波の速度構造モデル。
曲線は JMA2001，階段状の線
は成層構造モデルを示す。



要があるであろう。実際，図 3に示すようなモホでの速度不連続を含む成層構造モデルを用いると，
日本海東縁部での震源が一元化震源よりも系統的に浅くなることが確認できた。しかし，モホの
深さの地域変化を近似できない 1次元成層構造は，広域的な震源決定には適さない。

3．モホの深さのモデルとそれを用いた震源決定法3．モホの深さのモデルとそれを用いた震源決定法

　モホの深さの地域変化を表すモデルとして CRUST1.0（Laske et al., 2013）がある。これは人工
震源を用いた構造探査とレシーバ関数解析から得られたモホの深さをグローバルにコンパイルし，
1°刻みで平均化したものである。それによると，日本海沿岸付近でのモホの深さは 27 km程度で，
内陸に向かって深く，日本海中央部に向けて浅くなる（図 4）。このモデルを用いると，任意の位
置でのモホの深さは周囲のデータからの内挿によって決めることができる。
　モホの深さの地域変化を考慮して震源を決めるには，「べき乗」の地震波速度構造モデルが適し
ている。このモデルは，地震波速度が地球中心からの距離  のべきの形の  で表され

るもので，  は層の上端での速度，  は地球中心から層の上端までの距離である（Aki, 1965）。こ

のモデルは東北大学におけるルーチン的な震源決定に用いられており（Hasegawa et al., 1978），パ
ラメータ  は地表とモホにおいて与えている。このモデルでの地震波速度の深さ分布を図 5

に示す。モホの深さの地域変化に対応した構造は，モホでの  を場所によって変えることで表現

できる。

図4　CRUST1.0モデルによるモホの深さのコンター。デー
タは白丸の点の位置において与えられている。

図 5　P波と S波についてのべき乗の速
度構造モデルと JMA2001モデル。速度
ジャンプのある構造がべき乗のモデル。



図 6　震源分布の比較。(a)は気象庁一元化震源，(b)はモホの深さを可変として再決定した震源。
期間は 2003年 1月～ 2024年 1月で，震央分布図中のポリゴンで囲まれた範囲内の震源を示す。
断面図は深さ方向に 2倍に拡大している。

　上記のパラメータは東北大学と同じものを用いたが，モホの深さは震源と観測点のペアごとに
変えた。すなわち，震央と観測点間を 10等分した各点でのモホの深さをCRUST1.0に基づいて求め，
その平均値をペアでのモホの深さとした。地震波の到達時刻は気象庁一元化処理の検測値を用い
た。JMA2001を模した成層構造を用いると，一元化震源とほぼ同じ結果が得られることを確認した。

4．震源決定結果4．震源決定結果

　2003年 1月～ 2024年 1月の期間に日本海東縁部で発生した地震を対象に震源再決定を行い，気
象庁一元化震源との比較を行った（図 6）。震央分布はほとんど同じである。断面図を見ると，再
決定震源の深さは一元化震源よりも系統的に浅くなり，下限の地域変化も小さくなっている。また，
一元化震源での深さの上限には下限に対応したような地域変化が見られるが，再決定震源では明
瞭ではない。
　震源深さの下限の違いを調べるために D90を求めた。D90は，地震数を浅い方から積算し，全
体の 90％に達した深さである。図 7は一元化震源と再決定震源の D90およびそれらの差を示して
いる。再決定による震源深さの変化は陸から離れるほど大きく，顕著に浅くなった領域は一元化
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図 7　D90の比較。(a)は気象庁一元化震源，(b)はモホの深さを可変として再決定した震源，(c)

は再決定震源と気象庁一元化震源の D90の差。(c)の三角形は観測点の位置を示す。

(a) (b) (c)

震源の深さが特に深い領域（図 1(b)）に対応する。最も変化が大きいのは秋田・山形県境の西方
沖である。図 7(c)に示した観測点の分布と対応させると，一元化震源が深い領域は観測点からの
距離が遠く，ほとんどの観測点において屈折波が初動となる場合であると推測される。なお，本
研究の方法によっても，陸から離れた領域の震源が深い傾向は依然として残る（図 7(b)）。

5．2024年能登半島地震の余震の震源深さ5．2024年能登半島地震の余震の震源深さ

　一元化震源と再決定震源の深さのどちらが妥当であるかは，精度良く決定された震源と比較し
て判断する必要がある。震源の深さは，その上方に観測点が存在する場合に精度良く決定するこ
とができる。日本海には定常的な海底地震観測網が存在しないので，2024年能登半島地震の余震
を対象とした海底地震観測の結果と比較する。海底地震観測データを用いると，震源の深さは 18 

kmまでとなることが報告されている（篠原・他，2024）。図 8はその観測領域での震源分布を比
較したものである．一元化震源では深さが 18 kmを超える地震が少なくないのに対し，再決定震
源の深さは概ね 18 kmよりも浅い。このことから，本研究の再決定震源の深さは妥当と考えられる。

6．おわりに6．おわりに

　本研究では，震源と観測点のペアごとに異なるモホの深さを与えて震源を決定した。その震源
深さは気象庁一元化震源よりも系統的に浅くなり，海底地震観測データを用いた震源深さとも調
和的である。この方法によれば，モホの深さの地域変化を考慮しながら広域的な震源分布を簡便
に求めることができる。これは 3次元地震波速度構造を用いたルーチン的な震源決定が実現する
までの繋ぎに過ぎないが，当面は有用な方法と考えられる。
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図 8　2024年能登半島地震の震源分布の比較。(a)は気象庁一元化震源による震央分布と断面図の
位置を示す。(b)は気象庁一元化震源，(c)はモホの深さを可変として再決定した震源の深さ分布で，
(a)の線に直交する方向に± 5 km 以内の震源をプロットしている。破線は 18 kmの深さを示す。


