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要旨 

石川県能登地方では，2018 年中頃から活動の盛衰を繰り返す群発地震活動の様相を呈し

ている．2020 年末頃からは地殻変動（膨張・隆起）も観測され，地殻流体との関連が指摘さ

れている．他地域において，地殻流体に関連した群発地震活動と潮汐との関連が示唆されて

いる事例があるため，本研究では，能登群発地震活動においても潮汐が関与しているかどう

かについて調査した．その結果，潮汐相関が示唆されたのは解析領域南部の深部（領域 Sd）

のみであった．領域 Sd では，深部流体の流入に伴い間隙水圧が上昇し，岩石の破壊強度が

低下することにより潮汐力の影響を相対的に受けやすくなった可能性がある．G-R 則の𝑏値

が領域 Sd で顕著に大きいことや，地殻変動の観測結果も，この解釈と整合する． 

 

キーワード 

潮汐，石川県能登地方，群発地震活動，地殻流体，G-R 則 

 

 

1. はじめに 

石川県能登地方では，2018 年頃から地震回数が増加傾向にあり，2020 年 12 月から地震

活動が活発になり，2021 年 7 月頃からさらに活発になっている［気象庁 2023］．また，2020

年末頃からは地殻変動（膨張・隆起）も観測されている［Nishimura et al. 2023］．この群発活

動の要因として地殻流体の存在が指摘されている［Nakajima, 2022; Amezawa et al. 2023］．そ

の他の地域では，群発地震としてよく知られている 1965 年から始まった松代群発地震活動

についても地殻流体との関連が指摘されており［e.g., Yoshioka et al. 1970; Ohtake 1974; 吉田・

他 2002］，さらに潮汐との関係も指摘されている［e.g., 岩田・中西 1998］．火山地域で発生

した群発地震活動と潮汐との関係からマグマの挙動を議論した研究［Miguelsanz et al. 2021, 

2023］もある．潮汐体積収縮がマグマ／流体の挙動に伴う深部⾧周期地震を励起されると指

摘した研究もある［Han et al. 2018］．群発地震活動の潮汐相関を調査することによって，群

発地震活動の発生メカニズムの解明に寄与できる可能性がある．そこで本研究では，能登地

方における群発地震活動と潮汐との関係を調査した． 

 

2. データ 

能登地方の群発地震活動は東西南北 4 つのクラスタ（領域 N, S, E, W）からなる（Fig. 1a）．
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さらに領域 S では，深さ 14 km を境に活動様式が異なる（14 km より浅部を領域 Ss，深部

を Sd）（Fig. 1b）．よって，本研究では領域 N, Ss, Sd, E, W の 5 領域について考える．気象庁

震源カタログ［気象庁 2023b］から 2018 年 1 月 1 日～2022 年 12 月 31 日の期間で，震源決

定フラグ K，k，A（K は決定精度が良い震源，k, A は決定精度がやや良い震源である．k は

K よりも簡易な手順の検測による震源，A は自動検測による震源である）が付与され，Fig. 

1a の範囲（37.41–37.58°N，137.13–137.35°E），深さ 20 km 以浅，検知力を考慮して𝑀1.3 以

上（Fig. 1c）の地震 6202 個を抽出して用いた． 

下限𝑀の推定手法はいくつか提案されている［Woessner & Wiemer 2005］：例えば，MAXC

法［Wiemer & Katsumata 1999］は，規模別頻度分布曲線の曲率が最大となる𝑀を下限𝑀とす

る手法であり，一般的に規模別頻度分布で最多の bin を持つ𝑀に一致するとされる［Woessner 

& Wiemer 2005]．他に EMR 法［Woessner & Wiemer 2005］は，G-R 則［Gutenberg & Richter 

1944］をベースにして不完全な𝑀範囲も含むすべてのデータを使用してモデル化して下限𝑀

を推定するものである．EMR 法による下限𝑀は平均的には MAXC 法による下限𝑀に 0.2 を

加えたものとなる．本研究で解析対象とした各領域において最多の bin を持つ𝑀（つまり

MAXC 法による下限𝑀）は 0.6～0.9 である．EMR 法に換算すると下限𝑀は 0.8～1.1 となる．

我々は規模別頻度分布の形状を目視でも確認し，安全サイドに立って，各領域共通の下限𝑀

として 1.3 を採用した（Fig. 1c）． 

地震活動の推移としては，2018 年中頃から領域 Ss で地震数が増加し，2020 年 12 月から

領域 Sd で活発化，その後，領域 W, N, E へと活動域が増えていった（Fig. 1d, e）．データ期

間内の最大地震は 2022 年 6 月 19 日に領域 E で発生した𝑀5.4 で，最大震度は 6 弱だった．

なお，解析期間外ではあるが，2023 年 5 月には，領域 E でそれまでの最大地震𝑀6.5（最大

震度 6 強）が発生し，その後は活動域が海域にも広がって領域 N と E の境目が曖昧になっ

ている（2024 年 2 月 8 日追記：論文投稿（2023 年 12 月 11 日）後の 2024 年 1 月 1 日に北緯

37.5 度，領域 N と E の境界付近を破壊開始点とする𝑀7.6（最大震度 7）が発生した）． 

理論潮汐応答を計算する際には，地震の位置・発生時刻・断層パラメータの情報が必要と

なる．位置・発生時刻についてはカタログ情報を用いた．断層パラメータについては，この

地域のテクトニック応力場［Terawaka & Matsu’ura 2022］や主要な地震のメカニズム解・震

源分布［Amezawa et al. 2023］を考慮し，北東走向で南東傾斜の逆断層が卓越していると考

え，全イベント共通の走向 45°，傾斜角 45°，すべり角 90°を与えた． 

 

3. 解析手法 

3.1.  理論潮汐応答 

震源における理論潮汐は，Fortran コード TidalStrain.2［Hirose et al. 2019］を用いて計算し

た．潮汐指標として体積歪 ΔV，仮定した断層面上のせん断応力 Δτ，法線応力 Δσ，及びク

ーロン破壊応力∆CFF = ∆𝜏 + 𝜇ᇱ∆𝜎（見掛けの摩擦係数𝜇ᇱは 0.1, 0.2, …, 0.9，以下 ΔCFF(0.1)，

ΔCFF(0.2)，…, ΔCFF(0.9)）の 12 成分を解析対象とした．仮に，高い異方性断層帯が非排水条
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件下にあれば，𝜇ᇱ = 𝜇(1 − 𝐵)と表される［Houston 2015］．ここで，𝜇は静摩擦係数，𝐵はス

ケンプトンの間隙水圧係数で，非排水条件下における岩石に働く封圧の変化量に対する間

隙水圧の変化量の割合を示す．したがって，断層面における間隙水圧の Δσ に対する応答が

強ければ（すなわち𝐵~1のとき），𝜇ᇱは小さくなり，ΔCFF に対する Δτ の寄与が優勢となる．

体積歪及び法線応力については膨張・拡張を正，収縮・圧縮を負とした．せん断応力及び

ΔCFF については断層すべりを促進する方向を正，抑制する方向を負とした．地震時の潮汐

位相角は，各時系列についてイベント前及び後の極小値の位相を-180°及び 180°，極小値間

の極大値の位相を 0°，その間は等分割した位相と定義した（Fig. 2）．地震時の潮汐レベル

は，ゼロ線を基準とした正負の符号を持つ歪値または応力値と定義した． 

 

3.2.  潮汐位相角に対する感度：Schuster 検定 

地震が特定の潮汐位相角に偏って発生しているかどうかについては，一般に以下の式で

示される𝑝値［Schuster 1897］で評価されることが多い． 

𝑝 = exp ቆ−
𝐷ଶ

𝑁
ቇ (1) 

𝐷ଶ = ൬ cos𝜓

ே

ୀଵ
൰

ଶ

+ ൬ sin𝜓

ே

ୀଵ
൰

ଶ

(2) 

ここで，𝑁はイベント数，𝜓は𝑖番目のイベントの潮汐位相角である．式(1)はレイリー分布

の相補累積分布関数であり，2 次元のランダムウォークによって歩幅 1 で𝑁歩進んだ時に距

離𝐷以上となる確率に相当する．𝑁が 10 個以上あれば，式(1)の近似は十分とされる［Heaton 

1975］．𝑝値は帰無仮説「イベントが潮汐位相角に無関係に発生する」を棄却する危険率を表

し，𝑝値が小さいほど地震発生時の潮汐位相角分布の偏りが顕著であることを示す．一般的

な目安として，𝑝値が 0.05 以下［Tanaka et al. 2002］の場合に有意な相関があると判定され

る． 

 地震発生が潮汐の影響を受けているとすれば，断層すべりを促進する位相（例えば，ΔCFF

であれば 0°）付近に潮汐位相角ヒストグラム上でひとつのピークを持つことが期待される．

そこで，潮汐位相角ヒストグラムに正弦波近似曲線 

Ψ(𝜓) = 𝐴 + 𝐴ଵcos൫𝜓 − 𝜓୮൯ (3) 

を当て嵌め，近似曲線のピーク𝜓୮にも注目した．ここで，𝐴は平均相対頻度，𝐴ଵは正弦波

近似曲線の振幅を示す．本研究では，潮汐位相角ヒストグラムの bin 幅を 30°とし，𝐴は

8.3333%（=100%/12 区分）に固定し，最小二乗法で𝐴ଵ及び 𝜓୮を求めた．ヒストグラムに

ピークがほとんどないか，大きく離れた区間にピークが複数ある場合は，𝐴ଵ値は小さく（潮

汐相関が低く）なり，𝜓୮は意味を成さない．断層すべりを抑制するタイミングにピークを持

つ場合は，疑似相関と判断するのが妥当であろう． 

 

3.3.  潮汐値に対する感度：Houston プロット 
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地震が潮汐値レベル（振幅）に依存しているかどうかについても調査した．Fig. 3 に解析

例を示す．第 1 ステップとして，潮汐レベルを正負の 2 区間に分けた場合（Fig. 3b）につい

て調査した．もしデータ数が少ない場合，区間数が多いと誤差が大きくなって意味のある結

果が得られないからである．この場合の背景分布からの逸脱度を，𝑁୭ୠୱ 𝑁ୣ୶୮⁄ の差の絶対値

（青線の傾斜度に相当）と定義した．ここで，𝑁୭ୠୱは潮汐レベルが歪・応力 bin 内の値（Fig. 

3b のケースでは正または負）を取る期間に観測された地震数である．𝑁ୣ୶୮は同期間に潮汐

と無相関に期待される地震数であり，ここでは各地震の発生前後 4 日間における潮汐力の

15 分間隔のサンプリング値に基づく．統計的有意性の検定にはカイ自乗検定を用いた． 

第 1 ステップで潮汐との相関が示唆された場合には，第 2 ステップに進む．潮汐レベル

絶対値が大きければ大きいほど発生しやすい（または抑制しやすい）かどうかを調査するた

めに，潮汐レベルを 6 区間に細分した場合について以下の式［Houston 2015］で評価した． 

𝑁୭ୠୱ(∆𝑆) 𝑁ୣ୶୮(∆𝑆)⁄ = 𝑒ఈ∆ௌ (4) 

ここで，∆𝑆は歪・応力 bin の中間の値， 𝛼は潮汐感度を表す．𝑁୭ୠୱ 𝑁ୣ୶୮⁄ （Fig. 3c の青菱形）

が，潮汐値に比例していれば潮汐との関連が示唆される．統計的有意性の検定にはカイ自乗

検定を用いた．本研究では，Fig. 3b, c を Houston プロットと呼称する． 

 

3.4. デクラスタ手法 

地震が発生すると，余震活動のようにその周囲では応力再配分によって別の地震が起き

やすい．地震活動の潮汐相関を調査する場合，このような余震をあらかじめ除外（デクラス

タ）しておかないと，見かけ上の高相関が現れやすい［Nagata et al. 2022］．一般的にデクラ

スタとは，時空間的に近くで発生した地震を除外することによって独立事象を抽出する処

理である．本研究では，一般的なデクラスタ手法［e.g., De Natale & Zollo 1986］で得られた

データについて解析を行った． 

デクラスタ手法は次の通りである．各領域において連続する地震の時間間隔が𝑡୲୦以内で

ある一連の地震をひとつのグループと見做し，グループの先頭の地震以外を除外した．デク

ラスタ後のカタログについて，連続する地震の時間間隔の頻度分布と，定常ポアソン過程で

ある場合の理論値とを用い，有意水準 5%でコルモゴロフ・スミルノフ検定を行った．𝑡୲୦は

1, 2, 3, 4, 5, 6, 12, 24, 48, 72, 96, 120 時間を試し，帰無仮説「デクラスタ後の時系列は定常ポ

アソン過程である」を棄却できなくなる最小の𝑡୲୦を採用した． 

検定期間を全期間（2018/1/1～2022/12/31）とした場合は，いずれの領域も帰無仮説を棄却

できない𝑡୲୦はなかった．そこで，検定期間を群発期間（Table 1 の右端のコラム．Fig. 1e の

回数積算のトレンドが大きく変化して以降の期間）に限定した結果，各領域とも帰無仮説を

棄却できない𝑡୲୦が見つかり，デクラスタカタログが得られた（Table 1）．なお，群発期間以

外の期間のデータにも Table 1 と同じ𝑡୲୦を用いたデクラスタを適用し，コルモゴロフ・スミ

ルノフ検定を行ったところ，領域 N 以外の領域では，独立事象になっていることを確認し

た（検定期間を全期間とした場合に帰無仮説を棄却できてしまう理由は，通常期間と群発期
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間では卓越する発生間隔が大きく異なるためである）．ただし，領域 N の𝑡୲୦は 48 時間であ

り，デクラスタカタログ内の地震の発生間隔が主要な潮汐周期（約 12, 24 時間）より⾧いた

め，潮汐相関の評価には影響はないと考えられる．したがって，各領域について群発期間外

も含めたデクラスタデータ（Table 1）を以後の解析に用いた． 

 

4. 結果と議論 

4.1.  潮汐位相角に対する感度 

Fig. 4 は，各領域・各指標に対する潮汐位相角ヒストグラムである．Schuster 検定で𝑝 <

0.05となって潮汐相関が示唆された領域は Ss, Sd である．ただし，領域 Ss では，ピーク位

相角𝜓୮は約 90°であり，位相角の定義からすべりを抑制し始めるセンスである．なお，速度・

状態依存摩擦構成則に基づいた Dieterich モデル［Dieterich 1994］によれば，地震発生レー

トのピークは応力レートのピークから遅延して現れることがある．例えば，四国東部の深部

低周波微動と潮汐との関係について調査した Nakata+ [2008]では，約 1–2 時間のピーク差が

認められる．領域 Ss についてみれば，応力レートのピーク（潮汐位相角-90°）から地震発

生数のピーク（潮汐位相角 90°）まで約 180°，つまり平均的に約 6 時間の遅れが生じた計算

になる．我々は予備的に Dieterich モデルに潮汐応力レートを模した 12 時間周期の正弦波を

入力し，パラメータ値をいくつか変えて計算してみたが，最大でも 3 時間の遅れしか生じな

かった．このため，領域 Ss については潮汐との関係は疑わしい．領域 Sd では，ΔV, Δτ, 

ΔCFF(0.1), ΔCFF(0.2)で有意な潮汐相関が示された．ΔV の位相角のピーク𝜓୮は約 140°であり，

体積収縮時に地震が発生しやすい傾向にある．Δτ, ΔCFF(0.1), ΔCFF(0.2)の位相角のピーク𝜓୮は

約-40°であり，断層すべりをやや促進するタイミングで地震が発生しやすい傾向にある． 

潮汐相関が示唆された 4 指標間の潮汐位相角の関係を Fig. 5 に示す．Δτ, ΔCFF(0.1), ΔCFF(0.2)

間に位相差はほぼ認められない（Fig. 5c, e, f）．Δτ, ΔCFF(0.1), ΔCFF(0.2)に対して ΔV は約 180°

の位相差がある（Fig. 5a, b, d）．Schuster 検定は位相角分布の偏りには敏感であるが，ある

一定の位相差を持つサンプル同士では，同程度の𝑝値を返す．そのため，この 4 指標は同程

度の潮汐相関を示したと考えられる． 

ΔCFF(0.1)は 4 指標のうち最小の𝑝値を示すため，群発地震活動を支配する潮汐指標かもし

れない．しかし，実際の断層形状が，仮定した断層パラメータと異なる可能性は否定できな

いため，どの指標が支配的かは断定できない．先行研究［気象庁 [2023a]の Fig. 7c（図 2-6, 

2-7）; Amezawa+ [2023]の Fig. 1］では，能登群発地震活動のメカニズム解（P 波初動解，CMT

解，防災科研 M-T 解）が示されており，本研究で仮定した断層パラメータを持つ逆断層型

のイベントが支配的であるが，メカニズム解が推定されたイベントは主に領域 N, E である

し，𝑀3.2 未満のイベントについては P 波初動解でも決まっていないため（𝑀3.2 以上のイベ

ント全てのメカニズム解が決まっているわけではないことに注意），小規模地震の断層すべ

りがここで仮定した断層パラメータと整合的かどうかは不明ではある．しかしながら，断層

パラメータに依存しない ΔV においても潮汐相関が示唆されているため，少なくとも領域
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Sd の群発地震活動は潮汐に影響を受けていると考えられる． 

 

4.2.  潮汐レベルに対する感度 

Fig. 6 は，正負 2 区間に分けた Houston プロットである．背景分布からの逸脱度（Fig. 6 の

青線の傾斜度）は領域 Sd において比較的大きい．領域 Sd では，ΔV, Δτ, ΔCFF(0.1–0.5)で有意

な潮汐相関が示された（赤枠パネル）．ΔV が 7 指標のうち最大のカイ自乗値を示すが，4.1

節と同じ理由により，群発地震活動を支配する潮汐指標については断定できない．その他の

領域では，潮汐との関連は示唆されない． 

Fig. 7 は，領域 Sd における潮汐位相角と潮汐レベルの関係である．位相角が-90–90°の範

囲でレベルは概ね正を示し，それ以外の位相角のレベルは概ね負を示す関係にある．このた

め，正負 2 区間に分けた Houston プロットで潮汐相関を示唆する指標の組み合わせが，

Schuster 検定の結果（4.1 節）とほぼ同じになったのである．ただし，Fig. 7 の灰エリアで示

すように，潮汐位相角が-90–90°の範囲外で潮汐レベルが必ずしも負であるとは限らないた

め，多少の違いとして Houston プロットでは ΔCFF(0.3–0.5)も潮汐相関を示唆したと考えられ

る． 

次に，領域 Sd についてより詳しい傾向を把握するために，Fig. 8 に 6 区間に分けた場合

の Houston プロットを示す．横軸の範囲は各指標値の最小～最大とした．6 区間に設定した

時の分布は，正負 2 区間に分けた Fig. 6 と同様の傾向を示し，潮汐との相関を示唆する．た

だし，カイ自乗検定によって帰無仮説を有意水準 5%で棄却できるケースはなかった． 

以上をまとめると，潮汐レベル絶対値が大きければ大きいほど発生しやすい（または抑制

しやすい）とまでは言い切れないが，領域 Sd においては Houston プロットにおいても潮汐

相関が示唆された．どの指標が支配的かまでは判断ができない． 

 

4.3.  G-R 則の𝒃値の空間変化 

Table 2 に全領域及び各領域の G-R 則の𝑏値を示す．b 値は最尤法𝑏 = logଵ 𝑒 (𝑀ഥ − 𝑀୲୦)⁄

［宇津 1965; Aki 1965］を用いて推定し，誤差は Aki [1965]が導出した𝜎 = 𝑏 √𝑁⁄ から求めた．

ここで，𝑀ഥは平均規模，𝑀୲୦は下限 M．深さ 14 km 以深である領域 Sd の𝑏値は 1.85 で，残り

4 領域（~1.1）や日本全域の中央値（~0.9）［Nagata et al. 2022］に比べてかなり大きい．Fig. 

9 は，解析領域全域における b 値の深さ変化を示す．𝑏値は深さ 14 km まで徐々に低下し，

それ以深では増加に転じる． 

Spada et al. [2013]は，全世界の大陸地殻内の地震に対して，G-R 則の𝑏値の深さ変化を調

査した．その結果，𝑏値は深さとともに低下し，深さ約 15 km から増加に転じる傾向にある

ことを示した（スイスだけ深さ約 25 km）．彼らは𝑏値の深さ依存性の原因を地殻の強度プロ

ファイル（差応力依存性）にあると指摘し，深部での𝑏値の増加のターニングポイントが地

殻の脆性から延性への遷移に対応すると主張した．能登地方における脆性から延性への遷

移深さの目安となる D90 が約 13 km であること［Omuralieva et al. 2012］から，本研究で得
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られた𝑏値の深さ依存性は，Spada et al. [2013]の差応力依存性と概ね整合する．ただし，𝑏値

が増加に転じた後にピークを持つ深さ 15～20 km の𝑏値の日本平均は 0.85 ± 0.05 程度であ

り［Spada et al. 2013］，能登地方での 2.0 ± 0.1（Fig. 9a）は特異的に高い． 

先行研究によれば，高𝑏値はマグマ溜まり周辺域でしばしば観測されている：伊豆半島の

伊東沖の群発地震活動域［Wyss et al. 1997］，東北地方の火山直下［Wyss et al. 2001］．マグ

マ溜まり周辺では，十分に破壊・加熱されていること［Wyss et al. 1997］and/or 高間隙水圧

によって低応力場であること［Wyss et al. 2001］により，大きな破壊を引き起こすことがで

きず，規模別頻度分布の急勾配（高𝑏値）が観測されると解釈されている． 

領域 Sd では，震源のマイグレーション［Amezawa et al. 2023］や地殻変動［Nishimura et 

al. 2023］の観測結果から深部からの高圧流体供給の存在が示唆され，トモグラフィ解析か

らはマントル起源の流体が能登半島下の下部地殻に供給されていると解釈されている

［Nakajima 2022］．深さから想定される高𝑏値の傾向に加え，高圧流体の存在が領域 Sd の特

異的な高𝑏値の原因かもしれない． 

 

4.4.  領域 Sd で潮汐相関が高い理由 

以上の結果を総合すると，領域 Sd で潮汐相関が高い理由として以下のような解釈が可能

である．  

(1) 領域 Sd の震源域は他の領域より深く，𝑏値は高い値を示すが，これは𝑏値の深さ分布

についての先行研究から，領域 Sb 近辺の差応力が小さいことを示唆する． 

(2) 震源のマイグレーション，地殻変動及びトモグラフィの結果から，領域 Sd の近辺に

高圧流体の存在が示唆されており，このことは領域 Sd 近辺では間隙水圧の上昇によ

り破壊強度が他の領域より低下している可能性を示唆する． 

領域 Sd の𝑏値が特異的に高いことから，(1)および(2)の両方の影響が示唆される． 

(3) 領域 Sd 近辺に高圧流体が存在するとすれば，潮汐による体積変化に起因する間隙水

圧の変動により，潮汐による強度変化の影響を受けやすいと考えられる． 

以上のように，領域 Sd では破壊強度が低いことに加え，破壊強度が潮汐の影響をより受け

やすいと考えられることから，領域 Sd における地震活動は，他の領域より相対的に潮汐力

の変動の影響を受けやすいと考えられる． 

 

5. まとめ 

能登地方の群発地震と潮汐との関係を，Schuster 検定（潮汐位相角に対する感度）と

Houston プロット（潮汐レベルに対する感度）で評価した．潮汐相関が示唆されたのは領域

Sd のみで，その他の領域について潮汐相関は認められなかった．支配的な指標は ΔV, Δτ, 

ΔCFF(μ’ = small)であるが，どの指標が支配的かまでは判断ができなかった． 

他領域よりも震源が深い領域 Sd では，深部流体の存在によって強度低下しており，潮汐

力の影響を相対的に受けやすいことを反映しているのかもしれない．G-R 則の𝑏値が領域 Sd
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で顕著に大きい点も，高間隙水圧下にあると考えれば整合する． 
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Figure Captions 

Fig. 1. 解析領域と震源分布． 

(a) 震央分布図．気象庁カタログから 2018 年 1 月 1 日～2022 年 12 月 31 日，フラグ K，

k，または A，深さ 20 km 以浅，𝑀1.3 以上の地震を抽出して用いた．群発地震活動は東西

南北 4 つのクラスタ（領域 N, S, E, W）からなる．さらに領域 S では，深さ 14 km を境に

活動様式が異なる．よって，本研究では領域 N, Ss, Sd, E, W の 5 領域に分けて考えた．色

は深さを表す．シンボルサイズは𝑀に比例．メカニズム解は，2022 年 6 月 19 日に領域 E

で発生した最大地震（𝑀5.4, 𝑀୵5.1）の気象庁 CMT 解．挿入図は解析領域（赤エリア）の

位置関係を示す広域地図．(b) 南北断面図．色は各領域に対応：青, 橙, 緑, 黒, 赤はそれ

ぞれ領域 N, E, W, Ss, Sd．(c) 規模別累積頻度分布．鉛直破線は𝑀୲୦ = 1.3．(d) 深さの時系

列．(e) 各領域の総地震数（領域 N, E, W, Ss, Sd についてそれぞれ 3528, 1521, 630, 203, 320

個）で規格化した回数積算図．図(c–e)の色は図(b)に対応． 

 

Fig. 2. 潮汐応力の時間変化の例． 

黒曲線は潮汐応力値，十字は地震発生時，鉛直破線は曲線に対応した位相角を示す．時系

列曲線において地震前及び後の極小値の位相を-180°及び 180°，極小値間の極大値の位相を

0°，その間は等分割した位相と定義．潮汐レベルはゼロ線を基準とした正負の符号を持つ

指標値と定義．潮汐位相角𝜓と潮汐レベル𝐿の値を例示している． 

 

Fig. 3. Houston プロットの例． 

(a) 理論潮汐応答（灰丸．サンプリング間隔 15 分）．黒丸はイベント発生時を表す．(b) 潮

汐レベルを正負 2 区間に分けた場合のヒストグラム．塗りつぶし棒は期待される背景相対

頻度𝑁ୣ୶୮の分布（地震発生時の前後 1 日間の潮汐応力の相対頻度分布，サンプリング間隔

15 分），太枠棒は地震発生時の潮汐応力の相対頻度𝑁୭ୠୱの分布（下軸）．細棒は1𝜎誤差（イ

ベント総数 100 個を想定したケース）で，二項分布𝐵(𝑛,  𝑝)の標準偏差𝜎 = ඥ𝑛𝑝(1 − 𝑝)か

ら得られる．ここで，𝑛は総地震数，𝑝は理論潮汐値の頻度分布から得られる𝑖番目の bin

の出現確率である．青菱形は，𝑁ୣ୶୮に対する𝑁୭ୠୱの比（上軸）．青線は青菱形を直線で結ん
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だもの．(c) 潮汐応力を 6 区間に分けた場合のヒストグラム．橙線は，

𝑁୭ୠୱ(∆𝑆) 𝑁ୣ୶୮(∆𝑆)⁄ = 𝑒ఈ∆ௌによるモデル値で，最尤法［Yabe et al. 2015］で推定．この例で

は，潮汐感度𝛼 = 0.5． 

 

Fig. 4. 潮汐位相角ヒストグラム 

破線は平均相対頻度．太曲線は正弦波近似曲線で，𝐴ଵ値はその振幅，𝜑୮はそのピーク位相

角．赤枠は𝑝 < 0.05のケース． 

 

Fig. 5. 領域 Sd における潮汐指標間の潮汐位相角の関係 

ΔV に対して Δτ, ΔCFF は約 180°の位相差が確認できる． 

 

Fig. 6. 正負 2 区間の Houston プロット 

図の見方については Fig. 3b 参照．パネル内の上段の数値は𝑁୭ୠୱ 𝑁ୣ୶୮⁄ の差の絶対値（青線

の傾斜度に相当）で，背景分布から乖離すればするほど傾斜が大きくなる．パネル内の下

段の数値はカイ自乗値．帰無仮説「イベントの出現率が潮汐出現率（背景分布）と同じ母

集団から成る」を有意水準 5%で棄却できるカイ自乗値 3.8415 以上のパネルを赤枠で囲っ

た． 

 

Fig. 7. 領域 Sd における潮汐位相角と潮汐レベルの関係 

(a) ΔV，(b) Δτ，(c) ΔCFF(0.1)，(d) ΔCFF(0.2)，(e) ΔCFF(0.3)，(f) ΔCFF(0.4) ，(g) ΔCFF(0.5)．位相

角が-90–90°の範囲であればレベルは概ね正を示し，それ以外の位相角のレベルは概ね負を

示す（白エリア）．ただし，例外的に灰エリアに落ちるイベントもあることに注意する必

要がある． 

 

Fig. 8. 領域 Sd の 6 区間の Houston プロット 

図の見方については Fig. 3c 参照．横軸の範囲は各指標値の最小～最大値とした(∆𝑆)．カイ

自乗検定によって帰無仮説を有意水準 5%で棄却できるケースはなかった．𝑁୭ୠୱがゼロの

bin は，エラーバーの⾧さがゼロである．∆𝛼は𝛼の不確定性を表し，正規分布に対する 95%

信頼区間に対応する（Yabe et al. [2015]の式(7)参照）． 

 

Fig. 9. b 値の深さ変化 

(a) 𝑏値の深さ変化．縦バーは𝑏値の推定に用いた深さ範囲，横バーは1𝜎誤差．丸の色は図

(b)に対応．(b) 規模別累積頻度分布．色は図(a)の丸に対応． 

 

Table Legends 

Table 1. デクラスタ手法を適用して帰無仮説「デクラスタによる地震活動は定常ポアソン過
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程である」を有意水準 5%で棄却できない（デクラスタが成功した）ケース．括弧内の数値

は，全期間（2018 年 1 月 1 日～2022 年 12 月 31 日）にデクラスタ手法を適用して残った地

震数で，本解析で用いた． 

 

Table 2. G-R 則の𝑏値．𝑁はデータ数． 


