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エッセイ

地震のリスクと共存する新しい生活 
様式とは？
佐竹健治

　2020 年は新型コロナウイルスCOVID-19 によっ
て世の中が大きく変化した．特に，4月～5月には
政府によって緊急事態宣言が出され，戦後最悪とも
される社会・経済活動（大学では教育・研究活動）
への打撃を与えた．先が見通せずに進行していくコ
ロナ禍の中で，政府や地方自治体は専門家会議など
を開いて意見を求めたが，感染症以外の専門家も交
えて下した決断は，ワクチンの開発や集団免疫がで
きるまでは感染のリスクを抱えながら社会・経済活
動を行うという，ウィズコロナの政策であった．
　ウィズコロナ時代，さらには感染症が終息した後
のポストコロナ時代の新しい生活様式（ニューノー
マル）として，在宅勤務によるテレワークやオンラ
インでの講義や会議など，サイバー空間での活動が
一気に加速した．大学では研究や教育活動，特に，
学生の卒業や入学に影響が出ないよう，講義に限ら
ず大学院の入学試験や論文発表もオンラインで行っ
ている．その結果，国内・国際学会や事務的な会議
は，参加者との顔を突き合わせての議論や雑談はし
にくいものの，オンラインでもほとんどの議事をこ
なせることがわかった．感染症が終息した後のポス
トコロナの時代でも，オンライン会議によって出張
にかかる費用や時間を節約することが予想される．
　コロナウイルスを地震に置き換え，地震学と社会
の関係を振り返ってみよう．1995 年阪神・淡路大
震災，2011 年東日本大震災などを経て，神戸にお
ける地震の発生，地震の短期的予知の可能性，M9
クラスの超巨大地震の可能性や津波の長期評価な
ど，その時点での地震学の知見や限界・不確定性が
社会へきちんと伝わっていなかったことが議論されてきた．また，地震学は
「科学に問うことはできるが，科学だけでは答えることができない」トラン
ス・サイエンスであるという指摘もあった．2017 年には，気象庁は東海地
震に関する情報の発表を取りやめ，大規模地震対策特別措置法に基づく警戒
宣言が発出されることはなくなった．これは，科学的には確度の高い地震の
直前予測は不可能であることが世界中の地震学の常識となり，実際に警戒宣
言が出された場合に社会や経済に与える損失についても指摘がなされていた
ことなどによる．コロナ禍での緊急事態宣言とその社会的影響をみると，こ
の対応は賢明なものであったのだろう．
　新型コロナウイルスについての知見が社会に示されるのと同様に，われわ
れは年々進歩する地震学の知見について，その限界や不確定性とともにつね
に社会と共有し，政策に反映させる必要がある．地震や津波のリスクと共存
する「新しい生活様式」として，われわれは何を社会に提案できるだろうか？

佐竹健治
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1． は じ め に

　スロー地震は通常の地震と比べて断層がきわめ
てゆっくりと間欠的に滑る（ずれ動く）現象であ
る．これまでの研究から，世界各地のプレートと
プレートの境界では多種多様なスロー地震が発生
することが明らかになっている．
　西南日本に位置し，巨大地震の発生が想定され
る南海トラフは，世界で最もスロー地震研究が進
んだプレート沈み込み帯である．南海トラフで
は，2002 年に発見されたテクトニック微動（1 Hz
から 10 Hz の周波数帯で観測される数十秒から数
百秒，あるいはそれ以上続く微弱な振動；以下，
微動）をはじめ，超低周波地震（10 秒から 100
秒の周期のゆったりとした揺れが卓越する地震）
や，スロースリップイベント（数日から数年かけ
て断層がゆっくり滑る現象）などさまざまなス
ロー地震が，ユーラシアプレート下に沈み込む
フィリピン海プレート上面で頻繁に観測されてい
る（Obara and Kato, 2016）．これらのスロー地
震はプレート境界面上の巨大地震発生領域を取り
囲むように発生している．このことから，スロー
地震と南海トラフ巨大地震の関係がさかんに研究
されてきた．
　南海トラフにおけるスロー地震研究の大きな進
展とは対照的に，東日本太平洋沖に位置し，太平
洋プレートがオホーツクプレート下に沈み込む日
本海溝のスロー地震活動の全容は長らく謎に包ま
れてきた．日本海溝のスロー地震研究にはいくつ
かの先駆的な研究がある．たとえば，1992 年 7 月，
岩手県はるか沖合で，マグニチュードの大きな群
発地震（7 個の 6.0 ≦ Mj ≦ 6.9 の地震）を伴う
Mw 7.3～7.7 の過渡的な非地震性滑り（「ウルトラ
スロー地震」）が伸縮計によって観測された

（Kawasaki et al., 1995）．ここで，非地震性滑り
とは短周期の地震波を放出しない低速な断層滑り
のことである．また，日本海溝では 2011 年 3 月
11 日に日本観測史上最大の地震である Mw 9.0 東
北地方太平洋沖地震（以下，東北地震）が発生し
たが，東北地震の 1 カ月前にも同地震の滑り領域
内部で Mw 7.0 のスロースリップイベントが発生
していたことが，海底水圧計観測により明らかと
なった（Ito et al., 2013）．これらの先駆的研究に
より，日本海溝においても南海トラフと同様にス
ロー地震が発生することは知られていた．しか
し，スロー地震が発生する場所が陸から遠いはる
か沖合であったため，陸域の観測網ではスロー地
震の観測が難しく，また，これまでの海底観測は
限られた領域でしか行われていなかったことも
あって，日本海溝全域（南北約 800 km）にわた
る詳細なスロー地震分布や，スロー地震分布と東
北地震の滑り領域の関係は明らかにされていな
かった．
　2016 年，防災科学技術研究所が日本海溝海底
地震津波観測網（S-net）の運用を開始した．こ
の大規模な海底観測網により，日本海溝全域にわ
たるスロー地震の詳細な分布を解明することがつ
いに可能となった．本稿では，S-net や陸域の地
震・測地観測網の観測データによって，近年明ら
かとなった日本海溝全域にわたるスロー地震の分
布（Nishikawa et al., 2019）を紹介し，日本海溝
におけるスロー地震と巨大地震の関係や，日本海
溝と南海トラフのスロー地震分布の違いについて
議論する．

2． S-net が明らかにした日本海溝の 
スロー地震分布

　S-net は海底ケーブルによって接続された 150
の観測点（地震計と海底水圧計が一体となった観
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測装置）からなり，千葉県房総半島沖から北海道
根室半島沖までの南北約 1,000 km にわたって東
日本太平洋沖に設置されている（図 1）．これは，
日本海溝全域と千島海溝南端部にあたる．S-net
はこれらの広大な領域においてスロー地震（とく
に微動）を観測することを可能にした．図 2 に
S-net によって観測された微動の波形の 1 例を示
した．これは，茨城県北部のはるか沖合（北緯
36.7°，東経 142.5°付近）に設置された観測点で
記録された波形である．この波形は，P 波・S 波
の到着が不明瞭で，数十秒から数百秒にわたり微
弱な振動が続くという典型的な微動の特徴を示し
ている．
　2016 年 8 月 15 日 か ら 2018 年 8 月 14 日 ま で
に，S-net が記録した地震波形データから検出さ
れた日本海溝沿いの 6,759 個の微動の震央を図 3
に示した．微動は，主に千葉県から茨城県のはる
か沖合（北緯 35°～37°；1,877 個）と，岩手県か
ら北海道十勝（北緯 39°～42°；4,807 個）のはる
か沖合において，オホーツクプレート下に沈み込
む太平洋プレート上面の 10～20 km の等深線に
沿って頻繁に発生していた．その一方，東北地震
の滑り領域が位置する福島県から宮城県（北緯
37°～39°）の沖合では，微動の発生頻度が千葉
県・茨城県や岩手県・北海道十勝の沖合と比べて

図 1　 日本海溝海底地震津波観測網（S-net）の観測点
分布．丸は S-net の観測点，黒い線は海底ケー
ブル．6 つの海域に 150 点設置されている．黒
い閉曲線は東北地震の滑り領域（滑り量 10  m の
コンター）（Iinuma et al., 2012）．黒い破線は日
本海溝の海溝軸，黒い矢印はオホーツクプレー
トに対する太平洋プレートの運動方向

図 2　 S-net により観測された茨城県北部はるか沖合の微動の震央分布（左）と波形（右）．左図で，2 つの濃いグレー
の丸は検出された微動の震央を，星は F-net 広帯域地震観測網によって観測された超低周波地震の震央を示
す．小さい丸は，2016 年 8 月 15 日から 2018 年 8 月 14 日までに検出されたその他の微動の震央．斜め十字
は S-net の観測点の位置を示す．右図で，2 つの濃いグレーの縦線は検出された微動の発生時刻を，薄いグレー
の縦線（1 つ目の濃いグレーの縦線の直前）は超低周波地震の発生時刻を示す
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きわめて低く，2016 年 8 月 15 日から 2018 年 8
月 14 日までに 32 個しか検出されなかった．これ
は検出された全微動（6,759 個）の 0.5% にすぎな
い．
　日本海溝の微動活動は，南海トラフにおいて沈
み込むフィリピン海プレート上面深部（30～
40 km の等深線沿い）で発生する微動（深部微動）
の活動と類似した特徴を示した．たとえば，十勝
沖では 1 日に 20 km 程度の速さで，太平洋プレー
トの等深線にそって微動の震央が南西方向に移動
する現象が観測された（図 3C）．同程度の速さの
プレート等深線に沿った震央移動現象が南海トラ
フの深部微動でもしばしば観測されている．ま
た，日本海溝の微動は，陸域の F-net 広帯域地震
観測網により観測された Mw 3.4～3.6 の超低周波

地震（図 3A，B の北緯 36.7°付近の黄色の星）や，
GEONET（Global Navigation Satellite System

（GNSS）連続観測システム）により 2017 年 5 月
から 6 月に千葉県東方はるか沖で観測された Mw 
6.4 のスロースリップイベント（図 3A，E の北緯
35.4°付近の緑の四角形）と同時に発生していた．
このような，複数の種類のスロー地震が同時に発
生する現象も，南海トラフ深部においてしばしば
観測されている．
　その一方，日本海溝の微動活動は南海トラフの
深部微動活動と異なる特徴も示した．たとえば，
2016 年 8 月 岩 手 県 は る か 沖 合（ 図 3A の 北 緯
39.0°～40.4°，東経 143.7°付近）で，微動活動と
大きなプレート境界地震（Mj 6.4 と Mj 6.2；図
3D の赤い星）が空間的に近接（数十 km 程度）

図 3　 （A）2016 年 8 月 15 日から 2018 年 8 月 14 日までに日本海溝沿いで検出された微動の震央分布．紫色から水
色の点は微動を示す．色はそれぞれの微動の継続時間を示す．微動の検出はオレンジ色の領域内で行われた．
黄色の星は超低周波地震を，赤い星は気象庁一元化震源による通常の地震を示す．緑色の正方形は 2017 年 5
月から 6 月に GEONET（GNSS 連続観測システム）によって観測されたスロースリップイベントの断層モデル．
黒い三角は S-net の観測点．黒い実線は太平洋プレートの 10 km 間隔の等深線．（B）検出された微動の時空
間分布．（C～E）（B）で示した微動の時空間分布の拡大図
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して同時に発生した．この微動活動はプレート境
界地震に 2 日程度先行して活動を開始していた

（図 3D）．このような微動活動と大きなプレート
境界地震の同時発生現象は，南海トラフ深部では
観測された例がない．また，前節で紹介したよう
に，この地域では 1992 年 7 月にもマグニチュー
ドの大きな群発地震（7 個の 6.0 ≦ Mj ≦ 6.9 の地
震）と Mw 7.3～7.7 の非地震性滑り（「ウルトラス
ロー地震」）が同時に発生する現象が観測されて
いる．これらの観測事実から，岩手県はるか沖合
のプレート境界は，通常の地震とスロー地震が空
間的に近接して同時に発生するという，南海トラ
フではみられない特徴をもつと考えられる．

3． 日本海溝のスロー地震分布と 
東北地震の滑り領域の空間的関係

　図 4 には，スロー地震関連現象の空間分布と日
本海溝のプレート境界面上で発生した Mj 7 以上
の大地震の滑り領域を示した．ここで，スロー地
震関連現象には，微動や，超低周波地震，スロー
スリップイベントに加えて，「繰り返し地震を含
む群発地震活動」も含まれている．繰り返し地震
は，プレート境界面上の同一の小さな固着域（断
層が滑らずにくっついている領域）が繰り返し破
壊される現象であり，発生するたびにまったく同
じ地震波形が観測されるという特徴をもつ．繰り
返し地震は固着域周辺の非地震性滑り（定常滑り
やスロースリップイベントなど）によって駆動さ
れると考えられている．また，群発地震は，明確
な本震のない小さな地震の群れであり，しばしば
非地震性現象に誘発される．とくに沈み込み帯で
は，スロースリップイベントに伴って発生するこ
とがある．たとえば，フィリピン海プレートがオ
ホーツクプレート下に沈み込む相模トラフでは，
プレート境界面上でスロースリップが発生するた
びに，スロースリップの滑り領域周辺で繰り返し
地震を含む群発地震活動が誘発される．また，東
北地震の 1 カ月前に同地震の滑り領域内部で発生
したスロースリップイベントも，繰り返し地震を
含む Mj 5 程度の群発地震活動を伴った（Kato et 
al., 2012）．これらの観測事実をふまえ，図 4 で

は繰り返し地震を含む群発地震活動を，スロース
リップイベントの発生を示唆する現象としてス
ロー地震関連現象に含んでいる．これらの群発地
震活動は，気象庁一元化震源の Mj 3 以上の地震
から検出された．また，繰り返し地震は，北海道
大学，弘前大学，東北大学，および東京大学の微
小地震観測網により観測された．図 4 において，
微動は 2016 年 8 月から 2018 年 8 月までの期間
に，超低周波地震は 2005 年 1 月から 2018 年 8 月
までの期間に，スロースリップイベントは 2017
年 5 月から 6 月に，繰り返し地震を含む群発地震
は 1991 年 1 月から 2010 年 12 月までの期間に検
出されたものである．
　スロー地震関連現象は，岩手県沖と茨城県沖で
とくに多数観測された（図 4）．岩手県沖（北緯
39°～41°）では，微動（継続時間 80 秒以上）が
300 個，超低周波地震が 41 個，繰り返し地震を
含む群発地震が 92 イベント（8 系列）検出され
た（図 4B）．茨城県沖（北緯 35°～37°）では，
微動（継続時間 80 秒以上）が 268 個，超低周波
地震が 83 個，繰り返し地震を含む群発地震が
188 イベント（26 系列）検出された（図 4C）．ま
た，同地域では 2017 年 5 月から 6 月に Mw 6.4 の
スロースリップイベントが検出された（図 4A の
緑の四角形）．一方，東北地震の滑り領域が位置
する宮城県沖（北緯 37°～39°）では，微動（9 個）
や，超低周波地震（6 個），繰り返し地震を含む
群発地震（35 イベント，6 系列）が岩手県沖や茨
城県沖と比べて少なく，東北地震の滑り領域とス
ロー地震関連現象（とくに微動）の分布は空間的
に相補的である（図 4A）．また，東北地震にか
ぎらず，1930 年以降に日本海溝のプレート境界
で発生した Mj 7 以上の大地震の滑り領域は，ス
ロー地震関連現象が比較的少ない地域に分布して
いる．スロー地震関連現象がとくに多数観測され
た岩手県のはるか沖合（北緯 39.0°～40.4°，東経
143.7°付近）と茨城県のはるか沖合（北緯 35.7°～
37.0°，東経 142.3°付近）は，東北地震も含め，
どの大地震（図 4B，C のオレンジの領域）でも
大きく滑ってはいない．その一方で，岩手県のは
るか沖合では，1992 年 7 月にマグニチュードの
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大きな群発地震（7 個の 6.0 ≦ Mj ≦ 6.9 の地震）
を伴う Mw 7.3～7.7 の非地震性滑り（「ウルトラス
ロー地震」）が観測されている（図 4B の緑の領
域）．また，同地域では，東北地震後にアフター
スリップ（大地震後のプレート境界面上の過渡的
な非地震性滑り）が発生したことが，繰り返し地
震の解析から明らかになっている（Uchida and 
Matsuzawa, 2013）．茨城県のはるか沖合でも，

GNSS- 音響測距結合方式による海底地殻変動観
測（GNSS-A 観測）によって，東北地震後に大規
模なアフタースリップが発生したことが明らかに
されている（図 4C の黒い破線）（Iinuma et al., 
2016）．これらの観測事実から，岩手県と茨城県
のはるか沖合のプレート境界は，大地震の発生時
には大きく滑らず，大地震間あるいは大地震後に
発生するスロー地震やアフタースリップなどの非

図 4　 （A）日本海溝のスロー地震関連現象と大地震の滑り領域の分布．（B，C）岩手県と茨城県のはるか沖合の拡
大図．それぞれのシンボルは図中の凡例を参照．東北地震の滑り領域（滑り量 10 m のコンター）とアフター
スリップ（滑り量 0.4 m のコンター）はそれぞれ Iinuma et al.（2012）と Iinuma et al.（2016）による．Mj 7
以上の大地震の滑り領域は Yamanaka and Kikuchi（2004），Mochizuki et al.（2008），山中（2005），Ohta et 
al.（2012），Kubo et al.（2013），Kubo and Nishikawa（2020）による．沈み込んだ海山の位置は Mochizuki 
et al.（2008）による．微動（継続時間 80 秒以上）は 2016 年 8 月から 2018 年 8 月までの期間に，超低周波地
震は 2005 年 1 月から 2018 年 8 月までの期間に，スロースリップイベントは 2017 年 5 月から 6 月に，繰り返
し地震を含む群発地震は 1991 年 1 月から 2010 年 12 月までの期間に検出された
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地震性滑りによって，蓄積したひずみエネルギー
を解消していると考えられる．

4． 日本海溝の巨大地震発生プロセスにおける 
スロー地震多発領域の役割

　前節で述べたように，岩手県のはるか沖合（北
緯 39.0°～40.4°，東経 143.7°付近）と茨城県のは
るか沖合（北緯 35.7°～37.0°，東経 142.3°付近）
に位置するスロー地震多発領域は，東北地震も含
め，1930 年以降に日本海溝のプレート境界面で
発生したどの大地震の発生時にも大きく滑っては
いない（図 4B，C）．その一方，これらの領域で
は東北地震後に大規模なアフタースリップが発生
した．これらの観測事実から，岩手県と茨城県の
はるか沖合に位置するスロー地震多発領域は，大
地震発生時の高速な断層滑りを妨げ，低速な滑り
を促す性質をもつと推測される．これらの地域の
プレート境界面は速度強化の摩擦的性質（断層面
の滑り速度が増加すると摩擦力が増加する性質）
を有するのかもしれない．つまり，大地震の破壊

（高速な断層滑りの広がり）がスロー地震多発領
域に到達するとプレート境界面の摩擦力が急激に
増加し，大地震の高速な滑りが停止する．そして，
地震後に，ゆっくりと時間をかけてプレート境界
面が滑る（アフタースリップ）と解釈できる．た
だし，これらの地域でスロー地震（自発的で低速
な断層すべり）が頻繁に発生するという事実をふ
まえると，たんなる速度強化ではなく，断層の滑
り速度が増加するにつれて速度弱化（断層面の滑
り速度が増加すると摩擦力が減少する性質）から
速度強化に切り替わるような摩擦的性質が必要で
ある．これは，純粋な速度強化の摩擦では自発的
な断層すべりを引き起こすことができないためで
ある．
　以上の解釈によって，岩手県と茨城県のはるか
沖合に位置するスロー地震多発領域で，東北地震
の断層滑りが停止したことを説明できる．しか
し，宮城県沖に関してはいぜん謎が残されてい
る．宮城県沖では，東北地震の 1 カ月前に Mw 7.0
のスロースリップイベントが海底水圧計により観
測されている（図 4A の水色の長方形）．図 4A

をみると，1991 年 1 月から 2010 年 12 月までの
期間に宮城県沖の東北地震の滑り領域内部で，繰
り返し地震を含む群発地震活動がいくつか検出さ
れている．また，東北地震の滑り領域の北端（北
緯 38.9°，東経 143.5°）では，超低周波地震が東
北地震前（2005 年 1 月から 2011 年 3 月 10 日ま
で）の期間に，微動が東北地震後（2016 年 8 月
から 2018 年 8 月まで，とくに 2016 年 11 月）の
期間に観測されている．これらの事実から，東北
地震の断層滑り領域内部では，岩手県や茨城県の
はるか沖合と比べると頻度はかなり低いながら
も，東北地震前後を問わずスロー地震が発生して
いたと考えられる．では，なぜ宮城県沖のスロー
地震発生領域は，東北地震の破壊を停止させるこ
となく，東北地震の発生時に大きく高速に滑って
しまったのだろうか？
　この疑問に対する答えとして 2 つの仮説が考え
られる．1 つ目は，東北地震前に同地震の滑り領
域内部で発生したスロースリップイベント（以
下，東北地震直前スロースリップ）は，東北地震
の震源核の形成過程であり，岩手県や茨城県のは
るか沖合で頻発しているスロー地震とは物理メカ
ニズムが異なるという仮説である．地震（自発的
で高速な断層滑り）が発生するためには，地震を
引き起こす断層の一部が地震に先行して低速に滑
り始め，周囲に応力を集中する必要があるという
ことが，岩石を用いた摩擦実験や，断層の摩擦の
物理，数値シミュレーションによって示されてい
る（中谷，2013）．このように，地震に先行して
低速に滑り始めている部分を震源核と呼ぶ．低速
な断層滑りという点は，南海トラフや，岩手県・
茨城県のはるか沖合で頻繁に観測されるスロー地
震と同じである．しかし，震源核の形成過程は地
震発生の準備過程であり，震源核の形成領域に大
地震発生時の高速な断層滑りを妨げ，低速な滑り
を促すという性質はない．つまり，地震発生前に
は低速に滑っていた震源核形成領域も，地震の発
生時には大きく高速に滑る．このことから，東北
地震直前スロースリップが震源核の形成過程を観
測したものであったとすれば，東北地震の破壊が
宮城県沖のスロー地震発生領域で停止しなかった



8 ──地震ジャーナル　70 号（2020 年 12 月）

ことを説明できる．
　もう 1 つの仮説は，岩手県沖や茨城県沖と同
様，宮城県沖のスロー地震発生領域も大地震発生
時の高速な断層滑りを妨げ，低速な滑りを促す性
質を有していたものの，東北地震の破壊を止めき
れなかったというものである．高速な断層滑りを
妨げる領域（以下，バリア領域）において大地震
の破壊が停止するか否かは，バリア領域の面積と
バリア領域に到達するまでに地震がすでに破壊し
た 断 層 の 面 積 に 大 き く 依 存 す る（ た と え ば
Kaneko et al., 2010）．バリア領域の面積が，地
震がすでに破壊した断層の面積と比べて十分に大
きい場合，地震の破壊はバリア領域内で停止す
る．しかし，バリア領域の面積の大きさが十分で
ない場合，地震はバリア領域内で停止せず，それ
を破壊してしまうことがある．このことから，東
北地震の破壊が宮城県沖のスロー地震発生領域に
到達したとき，すでにプレート境界面の広大な領
域が破壊され，高速に滑っていたとすれば，宮城
県沖のスロー地震発生領域が東北地震の破壊を止
められなかったのも不思議ではない．
　現在の観測データでは，上述の 2 つの仮説のい
ずれが正しいか（あるいは，いずれも正しくない
か）結論づけることはできない．また，これらの
仮説は必ずしも相反するものではないので，東北
地震前の期間に宮城県沖では震源核の形成と，岩
手県・茨城県沖と同様のスロー地震がともに発生
していた可能性も考えられる．これらの疑問を解
決するためには，宮城県沖のスロー地震活動を今
後継続的に観察し，スロー地震の発生頻度や，ス
ロー地震発生領域の面積，発生するスロー地震の
種類が岩手県・茨城県沖と比べてどう違うのか詳
細に検討する必要がある．

5． 日本海溝と南海トラフのプレート境界面で 
発生する地震現象の比較

　図 5 に，日本海溝と南海トラフのプレート境界
面を模式的に示した．プレート境界面上で発生す
る地震現象（巨大地震や，大地震，スロー地震）
の空間分布には，日本海溝と南海トラフで大きな
違いがある．南海トラフでは，プレート境界面が

深くなるに従って，浅部スロー地震，巨大地震，
深部スロー地震の順に発生する地震現象が変化す
る．プレート境界面の深さが同じであれば，発生
する地震現象はおおむね同じである．その一方，
日本海溝では深さ方向のみならず，等深線に沿っ
た方向にも地震現象が大きく変化する．たとえ
ば，深さ 10～20 km の等深線にそって岩手県沖
ではスロー地震，宮城県沖では巨大地震，茨城県
沖ではスロー地震の順に変化する．さらに，それ
ぞれの地域の中でも異なる地震現象が複雑に分布
している．たとえば，岩手県沖と茨城県沖のプ
レート境界浅部（深さ 10～20 km）では，微動・
超低周波地震と繰り返し地震・群発地震が同じ深
さで近接して発生している（図 4B，C，5）．こ
れは南海トラフでは見られない特徴である．ま
た，前節で述べたとおり，宮城県沖では東北地震
の断層滑り領域の内部で，東北地震前後を問わず
スロー地震（東北地震前の期間に超低周波地震と
スロースリップイベント，東北地震後の期間に微
動）が観測されている．このように，日本海溝の
プレート境界面における地震現象の分布は南海ト
ラフと比べてきわめて複雑である．
　なぜ，日本海溝のプレート境界面では南海トラ
フに比べ地震現象が複雑に分布するのか，その理
由は明らかではない．しかし，日本海溝と南海ト
ラフには，沈み込むプレート上面の海底地形や，
沈み込むプレートの年代（海嶺でプレートが形成
されてから経過した時間）などさまざまな点で大
きな違いがあり，これらの違いが地震現象の分布
の複雑さの違いに影響を与えているかもしれな
い．たとえば，日本海溝では，茨城県沖において
海山列が沈み込んでおり，沈み込んだ海山近傍で
微動が頻発している（図 4C，5 の茶色の領域）．
その一方，宮城県沖や岩手県沖の沈み込む太平洋
プレート上の海底地形には海山のような大規模な
凹凸はみられず，比較的平坦である．このような
沈み込む海底地形の違いは，プレート境界の断層
形状や，プレート境界面上の物質の分布の違い，
応力の違いを生み，日本海溝における地震現象の
空間分布の複雑さの一因となっている可能性があ
る．また，日本海溝では古いプレート（プレート
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年代一億三千万年程度）が，南海トラフでは新し
いプレート（二千万年程度）が沈み込んでいる．
プレートの年代はプレートの温度と強く相関する

（古いプレートは冷たく，新しいプレートは暖か
い）．このような沈み込むプレートの年代の違い
に起因する温度構造の違いが，両沈み込み帯にお
ける地震現象の空間分布の違いの一因となるかも
しれない．この他にも，プレートの沈み込み速度
の違いや，プレートの沈み込み角度の違い，海溝
を充填する堆積物の厚さの違い，構造侵食作用・
付加作用の違い，プレートが沈み込む際に屈曲す
ることで形成される正断層群の発達とそれに伴う
加水作用の違いなど，両沈み込み帯にはさまざま
な違いがある．これらの違いがプレート境界の変
形プロセスに複合的に影響し，両沈み込み帯にお
ける地震現象の空間分布の違いを生んでいる可能
性がある．

6． お わ り に

　S-net や陸域の観測網により，日本海溝のプ
レート境界面におけるスロー地震活動の全容が近
年明らかになりつつある．日本海溝では，岩手
県・茨城県のはるか沖合のプレート境界面（深さ
10～20 km）でスロー地震がとくに多発している．
東北地震の滑り領域が位置する宮城県沖において
もスロー地震は発生しているものの，岩手県・茨
城県沖と比較すると発生頻度はきわめて低い．岩
手県・茨城県沖のスロー地震多発領域は，東北地
震も含めて 1930 年以降のどの Mj 7 以上の大地震
の発生時にも大きく滑ってはいない．その一方，
これらの地域では，東北地震後に大規模なアフ
タースリップが発生した．このことから，岩手
県・茨城県沖のスロー地震多発領域は大地震の高
速な断層滑りを妨げ，低速な滑りを促す性質をも
つと推測される．今後，日本海溝以外の沈み込み
帯においても，プレート境界面のスロー地震多発
領域と大地震の滑り領域の空間分布を詳細に調査
し，スロー地震多発領域が大地震の高速な滑りを
妨げるという仮説をさらに検証する必要がある．
　また，日本海溝と南海トラフでは，プレート境

界面で発生する地震現象（巨大地震，大地震，お
よびスロー地震）の空間分布に大きな違いがある
ことも明らかになった．日本海溝の地震現象の空
間分布は南海トラフと比べてきわめて複雑であ
る．南海トラフではプレート境界面が深くなるに
従い，発生する地震現象が変化する．一方，日本
海溝では深さ方向のみならず，プレート境界面の
等深線にそった方向にも地震現象が大きく変化す
る．今後の課題は，日本海溝において地震現象の
空間分布の複雑さを生む原因を特定することである．
　いまだ世界の多くの沈み込み帯では，スロー地
震活動の全容は明らかにされていない．日本周辺
では，千島海溝や，伊豆・小笠原海溝，琉球海溝
のスロー地震活動についてはいまだわからないこ
とが多い．スロー地震研究のさらなる進展のため
には，各地の沈み込み帯において観測研究を推し
進め，スロー地震活動の詳細を明らかにする必要
がある．あわせて，スロー地震活動にもとづいて
世界各地の沈み込み帯を分類し，その分類と沈み
込み帯の特徴量（沈み込む海底地形やプレート年
代など）の関係を系統的に調査する取り組みが，
沈み込み帯のスロー地震活動やプレート境界の変
形プロセスを支配する物理メカニズムを解明する
上で，重要になるだろう．
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1． は じ め に

　一般の人々にとって，「余震」は大きな地震「本
震」の後に断続的に起こるゆれであろう．一方で，
地震研究者にとって，余震とは本震を引き起こし
た断層（震源断層）とそのごく近傍で起こる本震
よりも小さな地震である．ゆれをともなわずとも
観測網で検知されるすべての地震が対象となる．
群発地震と同様，時空間的にクラスターをつくる
地震活動の 1 つである．
　余震は震源断層の割れ残った（すべり残った）
部分が破壊されるプロセスとみることもできる
が，震源断層面以外にも多数発生する．特に震源
断層との分離が明確な場合を「オフフォルト余震

（off-fault aftershock）」という場合もある．オフ
フォルト余震がそれなりに遠方であれば「誘発地
震」とされ，成因まで検討されずに称されること
もあるが，両者の区別は難しい．
　平成 28 年の熊本地震では，4 月 14 日にマグニ
チュード（M）6.5 の地震が発生し，この地震の
余震活動中の 16 日に余震域で M7.3 の地震が発
生した．後者を本震とし，前者を後者の「前震」
とよぶ場合が多いが，後者を前者の「余震」の 1
つとする考え方も可能であろう（定義の議論はさ
ておき）．このような，余震という定義の難しさ
もあってか，その後，気象庁の公式見解から「余
震」という言葉が消えた．
　熊本地震をみても余震が最初の本震よりも大き
くなる可能性もあり，余震といえども侮れない．
また，本震発生後に最大余震（最大震度）とその
発生時期を懸念する報道が多くなる．
　さて，この「余震」はいつまで続くものであろ
うか．これが本稿のテーマである．ゆれをともな
う余震は本震後 1 カ月くらいで収まる印象がある

が，近年の高精度地震計・高密度地震観測網で検
知されるごく微小地震も含めると，余震は数年～
数十年続くというのが本稿の結論である．余震発
生数（N）は，基本的に観測初日の地震数を K
とすれば，大雑把にいえば本震以降一日あたり
K/t（t は本震からの経過日）となる．これを余
震の大森則という（Omori，1894）．その後，こ
の単純な減衰傾向は本震によってやや異なること
がわかり，微調整ができる改良大森則もしくは大
森⊖宇津則（Utsu，1961）として，余震活動の予
測などに使われている．ただし，改良大森則はあ
くまでも経験則であり，余震発生の物理過程の完
全な理解に基づくものではない．特に，本稿テー
マの継続時間も含め，最大余震の規模，余震の総
数，活動範囲など，本震後の地震危険度評価につ
ながる根本的な部分は研究途上だ．そのなかに
は，本震 M が大きいほど余震活動は長い，といっ
た誤解もある．熊本地震のように，余震はまれに
本震よりも大きくなる，また余震は震源断層より
も広範囲で発生する，と考えれば，余震継続時間
の理解は地震危険度評価に直結する．
　本稿では，この余震活動の継続期間に焦点をあ
てて，最近の研究成果と拙著 Toda and Stein

（2018）の一部を解説する．そのうえで，地震長
期評価への生かし方について示したい．

2． 合衆国南東部の地震活動は 200 年前の 
大地震の余震？

　余震の継続を考えるうえで米国ミシシッピ川中
流域の地震活動が興味深い．米国全土の確率論的
地震ハザードマップには，中流域 6 州の接すると
ころに目玉（地震危険度の高いところ）がある

（図 1，Petersen et al., 2019）．この地域で中小規
模の地震が多発しているためである．米国西部の
地震活動危険度が高いことは沈み込み帯やサンア

余震はいつまで続くか
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ンドレアス断層などのプレート境界があることで
納得できる．しかし，なぜプレート境界からはる
か内陸の安定地域で地震活動が高いのか，その理
由を巡って以前から論争が続いている．大地震の
発生源がどうしてこの地域に存在するのか，とい
う根本的な理由は未解明のままだが，少なくとも
Cottonwood Grove 断層，Reelfoot 断層という活
断層が分布し，1811 年 12 月から 1812 年 2 月に 3
つの M7.0～7.5 地震（総じてニューマドリッド地
震という）を起こしたとされている（たとえば，
Hough et al., 2000）．メカニズムは差し置いても，
重要な論点は，いま観測されている地震活動が定
常 的 な 活 動（ 常 時 地 震 活 動 background 
seismicity）かどうかである．現在観測されてい
る地震活動は上述の活断層沿いに発生している
が，測地観測による同地域の定常的な歪みはきわ
めて小さく，常時地震活動では説明できないとい
う考えが大勢である．最も有力な説は，現在の地
震活動は，200 年以上前に発生した上記大地震群
の余震という見方だ（たとえば，Mueller et al., 
2004）．上記活断層沿いに地震が多いのもそのた
めだという．
　では，なぜニューマドリッド地震の余震が 200
年以上も続くのか．Stein and Liu（2009）は歪速
度（応力蓄積レート）に注目した．彼らは世界の
代表的な被害地震の余震継続時間は震源断層の歪
速度に反比例すると主張した（図 2a）．この考え
方は，断層の摩擦則に基づいて Dieterich（1994）
に示されていたものでもある（図 2b）．図 2a と

の違いは図 2b が横軸を断層の活動間隔としてい
るため，右上がりの直線になっている点である．
断層の活動間隔は歪速度に反比例するので，両者
のグラフは同じことを主張している．分かりやす
くいうと，活発な活断層やプレート境界ほど余震
継続時間は短く，まれに活動する断層では余震は
長く続くということだ．
　さらに，両グラフの隠れた要点は，本震のマグ
ニチュード（M）は余震継続時間に無関係という
ことである．たとえば，1891 年に発生した M8.0
の濃尾地震の余震は少なくとも 100 年程度は継続
したとみられている（現在も続いているという見
方もある）．同じ M8.0 でも，歪速度の速い南海
ト ラ フ 沿 い で 発 生 し た 1944 年 東 南 海 地 震

図 1　 米国の地震ハザードマップ（米国地質調査所に
よる一般向けの図．確率値や詳細は Petersen et 
al., 2019 を参照）

図 2　 余震継続時間と断層の活動度．（a）余震継続時
間と断層変位レート（Stein and Liu, 2009）．断
層変位レートは歪速度とほぼ同じ意味．（b）余
震継続時間と断層の平均活動間隔（Dieterich et 
al., 1994）
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（M7.9），1946 年南海地震（M8.0）については現在
余震とみられる活動は認められない．特に 100～
200 年程度で繰り返す南海トラフ沿いの大地震の
余震が 100 年も続くことは明らかにおかしい．そ
の観点から図 2b をみると，余震継続期間は本震
断層の活動間隔の 1/40～1/10（図 2b の灰色の対
角線）と考えるのが妥当で，本震の M には依存
しない．濃尾地震断層系の活動間隔は約 2,000～
4,000 年（たとえば，吉岡ほか，2002）であるので，
余震が 100 年以上続いても不思議ではない．

3． 余震の継続期間の見積もり

　ところで，図 2 のもとになった肝心の余震継続
期間はどのように見積もられるのだろうか．下記
に 1 例を示したい．
　図 3 は 1995 年 1 月 17 日に発生した兵庫県南部
地震（阪神・淡路大震災）の余震分布である．筆
者は 1998 年発表の論文で，1995 年の兵庫県南部
地震の余震継続時間が 23±7 年と見積もった（図
4a，Toda et al., 1998）．つまり，2011～2025 年の

間に余震活動が終了ということだ．現在（2020
年 9 月）はこの誤差範囲内にある．求められた継
続時間 23 年は，図 4a において右肩下がりで減衰
する回帰直線が水平線と交わる位置である．この
水平線が常時地震活動を表し，兵庫県南部地震前
の地震活動のレベルを示すものである．常時地震
活動レベルが高ければ水平線と減衰直線との交点
は左に移動し継続時間が短くなり，常時地震活動
が低ければ継続時間は長くなる．ただし，この常
時地震活動の見積もりは意外に厄介で，余震範囲
の設定や（図 3 の灰色の範囲），本震前後で比較
可能な下限マグニチュード（Mc）の見きわめな
ど，課題も多い．
　兵庫県南部地震から 25 年半経過して結果はど
うだったか．図 4b は，現在までの減衰過程をプ
ロットしたものである．べき乗則で減衰したのは
明らかだが，対数グラフの特性もあり，現時点で
常時地震活動に戻ったかどうか判断できない．最
新プロット点には，逆に上昇（バンプ）が認めら
れる．これは，2013 年 4 月 13 日淡路島中部地震

（M6.3）とその余震の影響である（図 3）．淡路島

図 3　1995 年 1 月 17 日兵庫県南部地震（M7.3）の余震分布


