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We used pop-up ocean bottom seismometers deployed in 2013 and 2014 to investigate the southern limit

of seismic activity within the Philippine Sea plate south of the Nankai Trough axis off the Kii Peninsula. The

hypocenter distribution we determined included microearthquakes with magnitudes lower than 1.5 that were

not detected by the land-based seismic network. Hypocentral depths ranged from 5 to 15 km below sea level

and there were few earthquakes more than 100 km south of the axis of the Nankai Trough. We therefore infer

that the southern limit of microearthquake activity in this region is about 100 km south of the trough axis.
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§1． は じ め に

南海トラフ沿いでは，陸側プレートの下にフィリピン

海プレートが沈み込んでおり，巨大地震が繰り返し発生

してきたことが知られている［例えば，Ando (1975)］．

地震活動はその場所の応力と強度に支配されていると考

えられており［例えば，松村 (2009)］，南海トラフ周辺に

おける地震活動を把握することは，そこでの力学的な状

態を推定するための一つの手がかりとなりうる．

気象庁は日本全国に展開されている地震観測網のデー

タを一元的に集約し，震源決定を行っている．これらの
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震源（以下，一元化震源）は主に陸域の観測点を用いて

いるため，海域における地震の検知能力は低い［例えば，

Nanjo et al. (2010)］．南海トラフ軸は陸から遠く離れた

海域にあるため，これまで自己浮上式海底地震計（Pop-

up Ocean Bottom Seismometer: 以下，OBS）による海底

地震観測がなされてきた．Obana et al. (2005) は，紀伊

半島南東沖の南海トラフ軸付近で OBS 観測を行い，ト

ラフ軸付近の海洋地殻内に地震が多発していることを指

摘した．また，トラフ軸から陸寄りの地震のメカニズム

解はトラフ軸に直交する北西-南東方向に圧力軸を持つ

型であるのに対し，トラフ軸付近の地震のメカニズム解

は北西-南東方向に張力軸を持つ型であることを明らか

にした（Fig. 1 の 1 の範囲）．また，紀伊半島南方のOBS

観測によるMochizuki et al. (2010) の解析でも，トラフ軸

から陸寄りの地震のメカニズム解は北西-南東方向に圧

力軸を持つ解が得られている（Fig. 1 の 2 の範囲）．

気象研究所は，紀伊半島沖から室戸岬南方沖のトラフ

軸付近の広範囲において，2005年から 2008年に 4回に

わたり OBS 観測を行い，トラフ軸周辺で深さ 10km か

ら 25kmの範囲において，一元化震源にはない微小地震

が多数起きていることを報告した［山崎 (2011)］（Fig. 1

の 3 の範囲）．平田・他 (2013) は，紀伊半島沖のトラフ

軸からさらに南へ約 90km に至る海域で，2010年 7月

から 9月にかけての約 3ヶ月間に観測を行い，微小地震

が深さ 10km付近に集中して発生していることを明ら

かにし，Obana et al. (2005) の観測による海洋性地殻内

部で発生している地震がトラフ軸の外側まで続いている

ものであると考察した（Fig. 1 の 4 の範囲）．

一元化震源を用いて，2000年 1月から 2014年 12月ま

での南海トラフ周辺の地震活動を見ると，平田・他

(2013) が OBS を用いて観測した領域には，個数が少な

いものの地震活動が存在している（Fig. 1 の 4 の領域）．

一方，これよりさらに南や西の海域（Fig. 1 の 5，6 の南

半分）では，一元化震源はほとんど決まっていない．そ

こで，この海域においても微小地震が発生しているの

か，それらの地震のメカニズム解がどのようなものか，

また，微小地震の活動は南方にどこまで続いているかに

ついて調べるため，2013年と 2014年に，それぞれ Fig.

1 の 5，6 の範囲の海域にOBS を設置して海底地震観測

を行った．本論文では，これらの観測実施内容および得

られた地震活動の解析結果について報告する．

§2． 観測と震源決定方法

2.1 観測

OBS 観測の期間は，2013年 7月 1 日から 9月 30 日ま

でと，2014年 8月 7 日から 10月 29 日までの，それぞれ

約 3ヶ月間である．2013年は 12台，2014年は 11台設置

し，そのうち回収できたOBSは 2013年，2014年ともに

10台である．OBSを設置した地点の緯度，経度，水深の

値を Table 1 に，設置位置を Fig. 2 に示す．各 OBS の

設置位置は OBS着底後に音響通信装置による三点測量

を行い決定した．この方法による観測点位置の決定精度

はおおむね 20∼30m以内である［山崎 (2011)］．2回の

観測で使用したすべての OBS は 3 成分速度型地震計

（固有周期 4.5Hz，上下 1成分，水平 2成分）とハイドロ

フォンを搭載している．100Hzサンプリング，A/D変

換 16 bit で連続波形を収録した．OBS 内部時計の時刻

が近似的に一定速度でずれると仮定し，OBSの投入時と

回収時のOBS内部時計と GPS時計との時刻差を測定し

てその間を線形内挿することにより，OBS内部時計の時

中田健嗣・他60

Fig. 1. Observation areas for this study and pre-
vious seismological studies off the Kii Peninsula.
Numbered ellipses indicate the observation areas
of each study [1, Obana et al. (2005); 2, Mochizuki
et al. (2010); 3, Yamazaki (2011); 4, Hirata et al.
(2013); 5 and 6, this study]. Open squares, crosses,
and solid triangles indicate ocean bottom seismo-
meters (OBSs) deployed by the Meteorological
Research Institute (the Japan Meteorological
Agency) in 2010 (Hirata et al., 2013), 2013, and
2014, respectively. Gray solid circles are epicen-
ters of earthquakes from January 2000 to Decem-
ber 2014 as listed in the Seismological Bulletin of
Japan (the unified seismic catalog). The broken
line indicates the axis of the Nankai Trough.
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刻を補正した．OBS内部時計の時刻ずれは約 3 か月間

で最大 32秒で，多くのものは 10秒程度であった．

2.2 震源決定方法

観測で得られた連続波形データについて，STA/LTA

に基づくイベントトリガにより地震イベントの可能性の

あるものを抽出し，その波形データを波形検測支援シス

テムWIN［卜部・束田 (1992)］を用いて検測する．地震

波形の例を Fig. 3 に示す．P相が 1点以上，P相と S相

合わせて 5点以上検測できたイベントについてWINシ

ステムに付属している hypomh [Hirata and Matsu’ura

(1987)] を使用して震源計算を行う．P波速度構造は，平

田・他 (2013) と同じで，観測網近傍の構造探査 [Kodaira

et al. (2000)] の結果を基に作成した 1次元速度構造モデ

ルを用いる (Fig. 4)．S 波の速度構造は P 波と S 波の速

度比を 1.73 と仮定して求める．ここで，海底面より上

は，基盤最上層の最も遅い速度を一定値で与えた．ま

た，海底面の水深はOBSの中で最も深い水深に設定し，

OBS間の水深の違いは，後述する観測点補正値で対応し

た．

一般に海底の表層には地震波速度の遅い未固結の堆積

層があり，観測点ごとにその厚さが異なる．さらに，こ

こで用いた 1次元速度構造と実際の速度構造との違いも

存在し，これらは観測点の走時に系統的なずれをもたら

す．ここではまず，堆積層の厚さ分の走時補正量を陽に

取り込むため，次のようにして初期走時補正量を与え

た．Iwasaki et al. (1991) や山崎・他 (2008) と同様の方法

で，基盤層と堆積層の間で P 波から S 波へ変換された

PS変換波を検測し，P波との時間差 ΔTps-p（Table 1 に

示す）を得る．これを用いて，P波と S波の走時の補正

量 Pcor，Scorを算出し，震源計算の際に用いた．ΔTps-p，

Pcor，Scorには，地震波が観測点に鉛直に入射すること

仮定すると，観測点ごとに以下の関係がある．

ΔT-=H /V−H /V
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Fig. 3. Example of observed seismograms (recorded at OBS 13F in 2013).

Fig. 2. Locations of OBSs in 2013 (crosses) and
2014 (solid triangles). See Fig. 1 for location of map
with respect to Nankai Trough and Kii Peninsula.
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P=H /V ＊
 −H /V, S=H /V ＊

 −H /V

ここで，Hは堆積層の厚さ (m)，Vpおよび Vsは堆積層

内での P波および S 波速度 (m/s)，Vp*および Vs*は基

盤層での P 波および S 波速度 (m/s) である．地震波が

斜めに入射した場合でも，低速度を示す堆積層のため波

面が曲がるため，鉛直に入射するとする仮定は確からし

いと考えられる．

青木・他 (2003) を参考に Vp/Vs＝4とし，S波に比べ

て P 波の方が基盤層と堆積層の速度差が小さいことか

ら，まず山崎・他 (2008) と同様に Vp＝Vp*を仮定し，さ

らに Vp*/Vs*＝1.73と仮定して，以上の式から未知数を

消去すると，

P=0

S=−0.76ΔT-

となる．この値を初期走時補正量として与えて 1回目の

震源計算をおこなう．

次に観測走時と計算走時の走時残差 (O-C) 平均を観測

点ごとに求め，その走時残差を 2回目以降の震源決定の

際の観測走時に加算する（このときの P波と S波の走時

補正量は Pcor’，Scor’）ことで，O-C 平均をゼロにする

ように震源再計算（観測点補正）を複数回繰り返す．た

だし，この処理は，OBS観測網外側の実際の速度構造の

不均質性の影響を避けるため，1回目の震源計算によっ

て決定された震源の震央が OBS 観測網内に位置する震

源のみに適用する．震央の変化が 0.01 度以下，深さの変

化が 1km以内になった時点で収束したとみなし，震源

の最終解（以下，OBS震源）とする．

§3． 結果と議論

3.1 震源決定結果

最終的な P波と S波の走時補正量 Pcor’，Scor’，走時

残差の標準偏差 σp，σsをTable 1 に示す．観測点 14K に

ついては P 波の標準偏差が 0.22秒と大きい．この原因

として 14K は小海山の山腹に位置しているため (Fig.

2)，14K直下の速度構造は 1次元速度構造との差が大き

いことが考えられる．また，14K の OBS 波形データは

P波，S 波が検測しづらく，検測できたのは 4イベント

のみであったことも標準偏差が大きくなった要因かもし

れない．14K の精度の悪い検測値が震源に与える影響

を調べるため，14Kの検測値をすべて除いて震源決定を

試みた．その結果，14Kの検測値を含めて震源決定をし

た場合と，それを除いて震源決定をした場合とで，それ

ぞれの震源位置の差は水平方向で 0.01 度，深さで 2km

以内にとどまった．14K の検測値が震源位置に与える

影響は大きくないと判断し，14Kの検測値も震源決定に

採用することにした．

3.2 震源の空間分布の特徴

震源分布を Fig. 5（2013年）およびFig. 6（2014年）

に示す．観測網付近の震源を赤丸，それ以外の震源を白

抜き黒丸で示す．比較のため，2000 年 1 月 1 日から

2014年 12月 31 日までの 15年間の一元化震源を灰色丸

印で示した．

まず，観測網付近の地震活動に着目する．Fig. 5 およ

びFig. 6 の観測網付近の震源（赤丸）について，マグニ

チュード-時間分布図（M-T図）と規模別頻度分布図を

Fig. 7 および Fig. 8 にそれぞれ示す．これらおよび震央

分布から以下のことがわかる．

(1) M-T図より，本観測期間において，マグニチュード

（以下，M）0.5以上の微小地震が発生している（Fig. 7a

および Fig. 8a）．特定の時期に集中した活動は見られな

い．

(2) 規模別頻度分布は M 1.0∼1.5 をピークにもつ（Fig.

7b およびFig. 8b）．最小でM 0.5 の地震まで検出されて

いるが，個数が少ないためM 1未満については今回の地

震観測網での検出限界に近いと考えられる．

(3) 微小地震の震源の深さは約 5∼15 km である（Fig. 5

およびFig. 6）．これらは，Park et al. (2002) による南海

トラフ沿いの反射法探査結果および，Obana et al. (2005)

による南海トラフ軸付近の震源分布と比較すると，海洋

性地殻内で発生している地震と考えられる．

以上は，平田・他 (2013) と同様の特徴を示している．

観測領域が平田・他 (2013) とオーバーラップしている

2013年の地震活動範囲は概ね同じであったため，平田・

他 (2013) で示されている微小地震活動は別の観測期間

中田健嗣・他62

Fig. 4. One-dimensional P-wave velocity model used
for hypocenter determinations.
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でも確認ができたことになる．また，2014年の観測によ

り，微小地震活動はさらに南西方向の海底下において発

生していることが示された．ただし，約 3カ月間の観測

期間に発生した地震の数は，2013年が 29個，2014年が

25個であり，同じく約 3ヶ月間観測した平田・他 (2013)

の 112個に比べて少ない．

次に，観測網の外側の震源（Fig. 5 および Fig. 6 の白

抜き黒丸）をみると，観測網の北側には多くの震源が決

まる一方で，南側には，観測網の南端から約 120km 南

の，北緯 30. 79 度，東経 136. 26 度にある震源が 1 個

（2013年 7月 13 日のM 2.9）以外には震源が決まってい

ない．この地震活動の特徴については後述の 3.4節で詳

しく検討する．

2013年，2014年とも北緯 32 度∼32.4 度付近で，北東

から南西にかけて，地震が直線状に配列しているように

みえる（Fig. 5 および Fig. 6 上に矢印で示す）．その約

0.1 度北側に一元化震源においても北東から南西にかけ

て，震央分布の南限が直線状になっているようにみえ

る．2013年と 2014年のこの付近の OBS 震源と一元化

震源の震源時の差が 2秒以内であるものを同一イベント

と判定し，両者の震源の相対的位置関係について検討し

た (Fig. 9a)．その結果，観測網の外側のいくつかの震源

だけが同一イベントと判定されたが，OBS震源よりも一

元化震源の震央は，約 0.1∼0.2 度系統的に北側に決まっ

ている．また，OBS震源に比べて一元化震源の方が深さ

が 15km から 25km程度深く決まっている．したがっ

て，OBS 震源でみられる北東から南西方向の地震分布

は，一元化震源で約 0.1 度北側に見られる震源分布の南

限に対応しているものと考えられる．

また，同一イベントと判定された震源のMを比較し

たものが Fig. 9b である．この結果から，一元化震源に

比べて OBS 震源はMにして 0.5程度大きいことが分か

る．原因としては，海底の堆積層で振幅が大きく計測さ

れ，その結果，OBS 震源のMが大きくなっていること

が考えられる［青木・吉田 (2005)］．

Fig. 9 のように OBS 観測網の外側の震源の場合は，

震源精度に応じてMの精度が悪くなっている可能性も

考えられる．hypomh では Mの決定に渡辺 (1971) の式

を用いている．渡辺 (1971) では観測振幅と震源距離に

よりMが決まっている．観測網の内側の震源深さと外
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Table 1. Details of OBSs deployed in 2013 and 2014 for this study.

Observation

13541.93114I

0.1180.050-0.6130.3161.49Aug. 7 - Oct. 25, 2014429246.3

31

13547.8

Sta-
tion

50.031

135

14H

(Deg.)

0.1850.058

-1.136

-0.7570.281.50

-1.598

Aug. 7 - Oct. 26, 2014432725.8

(s)

13557.331

(s)

14G

ΔTps-p＝arrival time difference between PS and P phases; Pcor’＝final station correction for P phase;
Scor’＝final station correction for S phase; σp＝standard deviation for P-phase arrival time;
σs＝standard deviation for S-phase arrival time.

0.1350.047-0.88

135

0.1771.66Aug. 7 - Oct. 20, 2014435034.5135

13551.83114F

0.092

-0.327

0.037-0.7310.3251.58Aug. 7 - Oct. 28, 2014

ΔTps-p

135

4301

14K

42.5

436729.9

13B

1350.032

(Min.)

14E

0.1740.049-1.3120.091.73Aug. 7 - Oct. 26, 2014435622.3

60.0

32

1.73

14C

(s)

51.9

0.1680.0670.2860.4850.71

13A 53.8

Aug. 7 - Oct. 28, 2014

(s)(Min.)

13510.33214B

0.1430.021-1.499-0.064

1.5158.3

1.96Aug. 7 - Oct. 28, 2014439518.21351.9

34.513518.43214A

0.0890.037

1.3238.140.0

-1.0050.1621.56Aug. 7 - Oct. 27, 2014443726.7

-0.1861.58Jul. 1 - Sep. 30, 2013432716.913656.73113J

0.1010.038-1.3290.0081.83Aug. 7 - Oct. 29, 20144504

13H

0.2150.081-0.4340.1750.97Jul. 1 - Sep. 29, 2013423713.91364.33213I

0.2770.064-1.409

Period(m)

3113G

0.1040.045-0.7960.0821.40Jul. 1 - Sep. 29, 2013421011.213611.932

422110.613650.7

0.1490.043-0.047Jul. 1 - Sep. 30, 20134223

0.2180.068-0.155Jul. 1 - Sep. 30, 20134276

0.3530.2200.358Aug. 7 - Oct. 25, 20143946

7.613658.33113F

0.3680.080-2.062-0.3292.04Jul. 1 - Sep. 30, 2013

-0.0221.90Jul. 1 - Sep. 29, 201342804.61365.93213E

0.1340.049-1.778-0.2291.91Jul. 1 - Sep. 30, 20134231

13C

0.0770.012-1.386-0.0591.96Jul. 1 - Sep. 28, 201343121.713613.43213D

0.0890.023-1.393

0.1840.038-1.522-0.1281.77Jul. 1 - Sep. 30, 201340931.313652.431
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側の震源深さを比較した場合に 20kmほどの違いが認

められることもある．これは震源が実際より深く決めら

れてしまったためと考えられる［山崎・他 (2008)］．この

ように，深さ方向に 20kmほどの震源位置の不確定性が

ある場合，P相・S相の双方が読み取られているデータ

のみを使用した同じ S-P時間の震源でも，深さが異なれ

ば震源距離も異なり，結果としてMに影響することが

考えられる．しかし，この程度の深さの違いによる M

の差は 0.1未満であり，ここでの議論には大きな影響は

ないとみられる．

3.3 メカニズム解

OBS 観測網付近の微小地震については，規模が小さい

ために陸上の観測網では記録されない．また OBS 観測

点数が少ないために，単独の地震としてのメカニズム解

を求められない．そこで，Fig. 5 および Fig. 6 の観測網

付近の震源（赤丸）はほぼ共通のメカニズム解を持つと

仮定し，P波初動極性が検測できたものについて 1つの

震源球にすべてプロットし，合成震源メカニズム解（下

半球投影）を調べた．ここで波線の方位角と射出角は，

hypomh による震源決定で得られた値を使用した．

結果を Fig. 7c およびFig. 8c に示す．押しの初動は震

源球投影図の上下の円周部分に分布しているものが多

く，引きの初動は震源球投影図の中央付近に分布してい

るものが多い．この結果から，2013年，2014年ともに，

概ねトラフ軸と概ね直交する南北方向に張力軸を持つこ

とが分かる．これはプレートの沈み込みに伴うベンディ

ング理論［例えば，Turcotte and Schubert (2014)］に

よってトラフ軸外側のフィリピン海プレート浅部に期待

される張力場と矛盾しない．Obana et al. (2005) や平

田・他 (2013) の結果とも傾向が同じである．また，分布

を概観すると 2014年観測の地震は投影面の中心付近に

引きが分布し周辺部に押しが分布していることから正断

層の地震が発生しやすい応力場を示している可能性があ

る．ただし，より確からしい解を得るには，より稠密な

観測点配置で観測を行うか，拘束条件を加えて解を絞り

込む必要がある．

3.4 地震検知能力の下限と地震活動の南限

一元化震源と OBS 震源について，南北方向の地震活

動の分布と，地震の検知のおよその下限をみるため，ト

ラフ軸より海側の地震について横軸にトラフ軸からの距

離（以下，D），縦軸にMをとり，Fig. 5 およびFig. 6 に
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Fig. 5. Plan view and N‒S and E‒W vertical cross
sections showing hypocenter distribution (open
circles) and magnitudes determined from the data
recorded by 10 OBSs (crosses) from 1 July to 30
September 2013. Red open circles identify hypo-
centers within or close to the envelope of the OBS
network; other hypocenters are shown as black
open circles. Hypocenters of earthquakes between
January 2000 and December 2014, listed in the
Seismological Bulletin of Japan (the unified seis-
mic catalog), are also shown as solid gray circles.

Fig. 6. As for Fig. 5 for data recorded by 10 OBSs
(triangles) from 7 August to 29 October 2014.
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示した震源をデータとして Fig. 10 にプロットした．一

元化震源は 30.7°N∼34°N，134°E∼137°E の範囲の震源

である．ただし，青木・吉田 (2005) が指摘しているよう

に一元化震源よりOBS 震源のMが大きく求まる傾向が

あり，データ数は少ないものの Fig. 9b のとおりOBS 震

源の方が一元化震源よりも Mについて 0.5程度大きい

ため，OBS 震源は図示したよりもMの小さい地震であ

る可能性がある．なお，検討対象の領域は直近の陸上観

測点から約 150km以上離れており，この海域で求まる

一元化震源はたとえ深さが実際よりも深く決定されても

震源距離はそれほど変化しないので，一元化震源のM

の値はほとんど変わらない．

まず，一元化震源（灰色丸）では，D＝0∼100 kmにか

けて地震活動がみられる．Mの下限に注目すると，D＝

0 kmではM 1程度，D＝100 kmではM 2程度の地震が

検知されており，およその検知限界を図中に灰色実線で

示す．

一方，OBS震源（丸 : 2013年，四角 : 2014年）では，

一元化震源と同様にD＝0∼100 km の範囲に地震がみら

れるが，Mの下限としてM 0.5程度の地震がとらえられ

ている．およその検知限界を Fig. 10 に黒実線で示す．

D＝50 km以上の灰色線の下に位置する震源は，OBS 観

測を行うことにより検知できた微小地震であることが分

かる．

Fig. 10 にプロットされた OBS 震源の分布から，D＜

50 km の OBS 観測網の北側にはOBS 震源が多数存在す

るのに対し，D＞100 kmの観測網の南側では急激に地震

活動がなくなることがわかる．先に示した黒実線の傾き

を用いて，D＞100 kmすなわち観測網の南側へ直線を伸

ばしたものが黒破線であり，「みかけ上の M の検出下

限」の目安とここでは考える．Fig. 10 の図上で，この黒

破線より上にプロットされる地震があれば，2013年と

2014年のOBS 観測網でも地震が発生していることくら

いは検知できると考えられるが，そのような地震は存在

しない．唯一，D＝219 kmでM 2.9 の震源が求まってい

るが，これは 3.2節で述べた，観測網から約 120km南の

震源である．むろん OBS 観測網からかなり離れた場所

に震源決定されているので，そのDやMに精度はない．
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Fig. 7. Earthquakes recorded within or close to the envelope of the OBS network in 2013 (red
circles in Fig. 5). a) M‒T diagram, b) Magnitude‒frequency distribution, and c) composite plot of
P-wave initial motions (lower hemisphere). In panel c), solid and open circles denote up and down
motions, respectively.
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この震源に対応する一元化震源も存在していない．

定常的な地震活動として，D＝100∼170 kmにおいて，

黒破線の上にあたる地震は，2013 年および 2014 年の

OBS 観測網によりそれぞれ検知される能力はあると考

えられるが，震源は求まっていない．このことから，今

回の対象海域において D＞100 km では地震活動がかな

り低調であり，少なくとも 3.2 節の規模別頻度分布で

ピークがあるM 1.5程度以上の定常的な地震については

トラフ軸から 100km付近が南限と考えられる．

§4． ま と め

2013年と 2014年に実施した紀伊半島南方沖でのOBS

を用いた地震観測とその解析により，以下のことが明ら

かになった．

(1) 平田・他 (2013) により見出されたトラフ軸海側の微

小地震は，2013年の観測および，さらに南西側の 2014

年の観測海域でも同様に発生している．

(2) 2013年と 2014年の観測で推定されたトラフ軸海側

の微小地震の合成震源メカニズム解は，概ねトラフ軸と

直交する方向に張力軸を持つ．フィリピン海プレートの

ベンディングに関係しているものとみられる．

(3) 今回の観測網の南側では，OBS 観測網のはるか南方

のM 2.9 の地震以外に震源は求まらず，トラフ軸から約

100km以南では地震活動は急激に消失する．

今回確認されたプレート内部の地震は，トラフ軸に近

い範囲に確認されること，南北方向の張力場の下で発生

しているとみられることから，アウターライズにおける

プレートの変形に起因するものとみられる．さらにその

活動域は，アウターライズにおける正断層型の地震の発

生する可能性のある範囲を示していると考えられる．
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Fig. 8. As for Fig. 7 for earthquakes recorded from 7 August to 29 October 2014 (red circles in Fig. 6).
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Fig. 9. a) Plan view and N‒S and E‒Wvertical cross sections comparing hypocenters cataloged in
the Seismological Bulletin of Japan (gray solid circles) with those recorded in 2013 and 2014 OBS
data (black open circles). b) Comparison of magnitudes for seismic events in (a).

Fig. 10. Relationship between earthquake magni-
tude and distance from the trough axis. Open
circles and squares denote hypocenters deter-
mined from OBS data recorded in 2013 and 2014,
respectively. Gray solid circles indicate hypo-
centers of earthquakes between January 2010 and
December 2014 that are cataloged in the Seis-
mological Bulletin of Japan. The distances of OBSs
from the trough axis in 2013 (crosses) and 2014
(triangles) are shown below the x-axis. Gray and
black solid lines indicate the lower magnitude
limits of detection estimated from the unified
seismic catalog and OBS networks of this study,
respectively. The dashed line indicates the lower
magnitude limit of detection extrapolated south-
ward from the OBS network.
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