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１　はじめに

　白山は，日本の火山の中では活火山としてはあまり知られていない。それは活火山の特長である噴

煙や蒸気活動など外見から知ることができる活動が顕著ではないからである。それでも岩間噴泉塔の

噴気活動はあるし，山頂部にはかっての火口の跡が見られるから，誰もが火山であることを疑わない

であろう。

　火山が活きていることを示すもう一つの重要な証拠は，その地震活動にある。白山の下ではそれほ

ど顕著ではないけれども明らかに地震活助が見られる。しかしながら，白山では，いったいどのあた

りで，どのくらいの頻度で地震が起こっているか，ということが詳しく調べられていないのが現状で

ある。そこで次の３点を明らかにすることを目的に白山周辺地域の地震活動解析を行なった。

　（1）白山付近ではどのような地震活動があるのか。

　（2）その地震は周辺で起こっている地震と比較してどのような特徴が見られるのか。

　（3）その地震は白山火山と関係しているのか。

　現在，白山周辺には京都大学防災研究所付属北陸微小地震観測所，同上宝地殻変動観測所，及び名

古屋大学理学部付属高山地震観測所の地震観測網が存在している（図Ｖ-１）。以後，これらの観測所

をそれぞれ単に北陸観測所，上宝観測所，高山観測所と呼ぶことにする。図V-2（1976年1月から198

7年6月までの期間）,図V-3 （1986年1月から1988年12月までの期間）にそれぞれ北陸観測所，上宝観

測所のルーチン処理で得られた震央分布図を示す。いずれの図も，白山周辺にまとまった地震活動が

あることを示している。しかしながら，図Ｖ-１からもわかるように，白山周辺地域はちょうどこれら

の観測網の中間に存在する。そのため，白山周辺の地震は，それぞれの観測所から見るとその観測網

の外側に位置する地震となり，これまでに決定されてきた震m位置にはかなりの誤差が含まれている

と考えられる。

　今回の研究では，上記課題を明らかにするため，白山付近から金沢付近までの東西40km,南北80km

の範囲について，震源の再決定，地震の発生機構（発震機構）.地震発生の時間経過（時系列）など

の解析を行なった。震源決定については，上記の観測網の中から解析地域に近い６つの観測点を選び

出し，それらのデータ形式を統一して解析に用いた。また，震源決定の精度をさらに向上させるため

に，白山の近くで臨時の地震観測も行なった。以下に，その解析により得られた結果について述べる。

２　解析方法

（1〉データ

　震源決定に用いたデータは，北陸観測所，および上宝観測所で得られたＰ波・Ｓ波初動読み取り値
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　（Ｐタイム.Ｓタイム）である。震源を精度よく決定するためには時刻精度のよいデータが必要であ

る。この点に関しては，それぞれの観測所のデータは時刻精度に関してほぼ0.05秒以内の精度がある

ものと考えられる。

　両観測所とも，各衛星観測点からの波形データは, NTTの専用電話回線を用いて観測所に集められて

いる。また，上宝観測所では，高山観測所とデータ交換を行なっている。各観測所に送られてきた波

形データは，長期間レコーダによる連続記録，地震が観測された時のみ作助するペンレコーダ，およ

びテープーレコーダによるトリガー記録，という３つの方法で記録，保存されている［岸本ほか（197

8),和田ほか（1979）］。Ｐタイム・Ｓタイムは，ペンレコーダの可視記録をディジタイザーで読み取

ることによって得られている。なお，ペンレコーダの紙送りは北陸観測所では８mm/s，上宝観測所で

はlOmm/sである。

　震源決定を行なう際には，観測点が震源域を取り囲むように分布していることが精度のよい結果を

得る上で重要である。今回の解析には，白山周辺地域を囲む位置にあり，比較的距離の,近い小松（KT

J）.勝山（KAJ）.福光（FKJ）,天生（AMJ）,上宝（KTJ）.高山（TAK)の６観測点のＰタイム・Ｓタイ

ムを用いた。これら観測点の位置については表V-1に示した。なお，解析の範囲は白山付近から金沢

付近までを含む東西40km，南北80kmの長方形をした領域である（図Ｖ-１）。また，解析の期間は198

0年４月１日から1989年６月30日までである。この範囲および期間において，北陸観測所では402個，

上宝観測所では940個の地震が震源決定されている。上宝観測所が北陸観測所の２倍以上もの地震が観

測されているのは，上宝観測所において，跡津川断層沿いの微小地震が多く捉えられていることと，

上宝観測所の観測点がいずれも海岸や都市部から離れているため，観測条件が非常に良好で，マグニ

チュードが１前後の非常に小さい地震まで捉えられることができるからであると思われる。

　これらの地震の読み取りデータは，それぞれの観測所で異なるフォーマットによって記録されてい

る。また，提供されたデータの媒体も北陸観測所ではフロッピーディスク，上宝観測所では紙テープ

と異なるものであった。今回の解析にはパーソナルコンピューター（NECPC-9801 シリーズ）を使用

することから，これらのデータはMS-DOS上のシーケンシャルファイルとしてフォーマットを統一した。

その上で，それぞれの観測所で既に決定された震源時（OriginTime）の差が±1.5秒以内のものを同

一の地震と考えてそのPタイム・Ｓタイムを取り出し，震源決定を行なった。この±1.5秒という値は，

同一地震の判定が適切にいくことを条件にして決めた。この時点での総地震数は169個である。地震数

が減っていることからもわかるように，一方の観測点でしか得られていないような小さな地震（ほぼ

Ｍ＜1）は，今回の解析の対象にはなっていない。

　一方，発震機構の解析は，震源が再決定された後の地震の中から，白山山体直下で発生しているも

のなど数個の地震について行なった。発震機構の解析に用いた観測点は北陸観測所，上宝観測所，名

古屋大学の地震観測網から選んだ観測点である。それらの座標も表Ｖ-１に示した。

（2） 震源決定法

　震源決定の原理を簡潔に述べれば，『震源の空間位置（xθ,yθ.zθ）と地震の発生時刻tθ（震源時）

を未知数とする連立方程式を解く』ということになる。今回の解析では，地下構造を単純な半無限構

造と仮定した場合と，水平成層構造と仮定した場合の２通りの方法で震源決定を行なった。半無限構

造と水平成層構造の計算手順は基本的には同じなので，以下では水平成層構造を用いる震源決定方法

について述べる。また，白山付近などの限られた地域について震源位置の相対的精度を高めるために，

マスターイベント法という手法も用いた。これについて以下に述べる。





水平成層構造を用いた震源決定法

　この震源決定法では，異なった弾性波速度を持ついくつかの水平な層を地下構造として仮定する。

このような構造は，半無限構造に比べると，より実際的な地下の速度構造を反映していると考えられ

る。一般に速度構造は，人工地震観測の結果などに基づいて仮定されることが多い。今回は，北陸観

測所で用いられている速度構造［竹内（1983）］とほぼ同じ４層構造を採用した。これは渥美－能登沖

測線［Aoki et al. (1972）］，倉吉一花房測線［Hashizuaeet al.（1972）］などの人工地震観測の結

果を参考にして決められたものである。この速度構造モデルの妥当性については，後ほど改めて考察

する。

　地震波が震源から観測点まで伝わるのに要した時間を走時という。観測されたＰ波（またはＳ波）

の走時に対して，計算される理論走時がそれとほぼ等しくなるような震源位置および震源時を探すこ

とが震源決定の計算手順である。まず，水平成層構造における理論走時の計算方法について述べる。

　（a）理論走時の計算

　地下構造を半無限構造と仮定した場合には，震源で発生した地震波が観測点まで直線的に伝播する

ものとして簡単に走時を計算することができる。しかし，水平成層構造の場合には，層境界での地震

波の屈折の影響も考慮しなければならない。また，震源と観測点の位置関係によっては屈折波が初動

になることもありうる。したがって，考えられるあらゆる経路の中から，観測点に最も早く到着する

波の走時を用いて震源決定を行なわなければならない。そのため，理論走時の計算には,以下に示す

ようないくつかの場合わけが必要である。地震波経路の場合わけについては図V-4に示した。









置き換えて以上の計算を繰り返すことにより，次第に最適解に近い解を得ることができる。この解が

どの程度最適解に近づいたか，すなわち解がどの程度収束したかは，次のようにして判断した。（16)

式の右辺をdiと置くと，

　　　　di＝Pi－｛t＋fi（x. y.z）｝　　　　　（i＝1.2,3,….N ）　-------------（17）

と表わすことができる。これは観測走時Piと理論走時｛t＋fi（x,y,z）｝の差であり. diは走時

残差と呼ばれる。Σdi2が観測条件から決まるある設定値より小さくなったところで解が十分収束し

たものと判断した。今回の決定された震源の走時残差の標準偏差は，ほぼ0.08秒程度である。

　今，この震源決定法では未知数は４つであるから（13）式においてＮ≧4であれば解くことができる。

一般に，観測点数Ｎが増えると解の信頼性が増す。ただしＮ≧５の時には.（16)式は最小二乗法で解

かなければならない。

マスターイベント法による震源決定法

　水平成層構造を用いた震源決定法で述べたように，地震の震源要素は理論的には，未知数の数以上

の観測データ数がある場合に決定可能である。しかし，実際には，計算された震源位置(連立方程式

の解)は局地的な地殻構造の違いや観測点配置の関係などによって，ある系統的な誤差を持つ数値と

して与えられる。今回の解析では，空間的に集中したいくつかの地震について，このような系統的な

誤差をより少なくし，震源決定の相対精度を向上させる目的でマスターイベント法という震源決定法

を用いた。

　このマスターイベント法[Evernden(1967)]は，比較的精度よく決まっていると考えられる地震の

震源と，そうでない地震の震源との相対的な位置関係を精度よく決めるという方法である。伊藤・黒

磯(1979)はこの方法を若干改良し，微小地震の震源決定に応用した。今回はこの伊藤・黒磯(1979)，

あるいは前田(1984)と同様の手法を用いて解析を行なった。具体的な計算の手順は次に示すとおりで

ある。

　(1)なるべく多くの観測点で記録が得られており，震源決定時の走時残差のできるだけ小さい地震を

マスターイベント(基準とする地震)とする。つまり，このマスターイベントは，解析地域における

比較的マグニチュードの大きな地震であると同時に，震源の決定精度もよいと思われるものである。

　(2)決定しようとする地震と同じ観測点組み合わせで(同じ条件のもとで).マスターイベントの震

源決定をし直す。なお，この地震は，例えば観測点数が少ない，あるいは走時残差が大きい，などの

理由によって震源決定精度があまりよくないと考えられるものである。

　(3)このマスターイベントの震源を決め直す時に求められたそれぞれの観測点における走時残差を

Station Correction 観測点補正)として，決めたい地震のPタイムから引く。

　(4)決めたい地震の震源決定を行なう。

　(5)(2)と(4)の震源位置の差をマスターイベントの震源に対する相対的な位置とする。

　以上の計算により，ある観測点に固有の走時の進み・遅れや観測点の組み合わせによる系統的な誤

差を取り除くことができる。

　マスターイベント法では，マスターイベントから離れた地震になるほど相対的な震源精度が悪くな

る。なぜなら，地震波がマスターイベントとは異なった経路を通ってくる場合には,Station Correc

tionが意味をなさなくなるからである。伊藤・黒磯(1988)は近畿地方北部における微小地震の解析に

際して，マスターイベントから約25kmの範囲までは精度の向上に有効であると報告している。

　今回の解析においてマスターイベント法を適用した範囲は最大でも10km四方程度の領域であった。



その適用した場所は，白山付近，赤兎山付近，湯涌付近，の３ヶ所である。それぞれ領域での地震数

はそれぞれ37, 16, 27である。用いたマスターイベントは表V-4に示した。

震源誤差の見積もり

　震源決定の誤差には，観測点の組み合わせによるものなどのほかにも.Ｐ・Ｓタイムの読み取り誤

差や仮定した水平成層構造と現実の地下構造との違いによる誤差などが考えられる。

　(a) 読み取り誤差による震源のバラツキ

　初動の読み取りは，前述のようにペンレコーダの可視記録を用いて行なわれている。そのため，読

み取りの際には必然的に誤差が生じる。これにより震源位置は，正しく計算されるべき位置に対して

ある誤差分布を持つ。各観測点のPタイムに，±0.03秒（北陸観測所では記録紙上で±0.24mm,上宝

観測所では±0.3mmに相当する。）の誤差をランダムに与えて震源決定を行なった例を図Ｖ-７に示す。

この図は，決定された震源の決定位置に，最も大きい向きで1.5km～3km程度のばらつきが含まれてい

ることを示している。今回の震源決定位置も.この程度の誤差を含む可能性があると理解しておく必

要がある。

　（b）仮定した地下構造の違いによる震源位置の移動

　震源決定に用いた地下構造（速度構造）は，人工地震の観測結果から推定された水平成層構造であ

る（図Ｖ-８（１））。しかし，それが実際の構造と完全に一致するものではないことは容易に考えら

れる。例えば，今回用いた速度構造においても.速度の遅い表層の厚さが，広域にわたって一様に４

kmとは考えにくい。ただ，実際の構造と大きくかけ離れた速度構造を仮定すれば，震源を求める時に

なんらかの不都合なことが起こる可能性（例えば，震源が負に決まってしまうなどの矛盾）はある。

　今回は実際に解析に用いた構造とは別に，図Ｖ-８の（2)（3)に示すような構造でも震源決定を行なっ

てみた。実際に用いた構造をａ構造，それ以外をｂ構造，c構造として計算結果を図V-9に示す。こ

の図からは. a構造を用いたとき，最も震源のばらつきが少ないことがわかる。また,a構造に比べ

ると. b, c構造ともその走時残差はａ構造に比べて大きいことから，少なくともa構造がより適切

な構造であろうと考えられる。

(3)発震機構解析

　地震は岩石の破壊によって起こるとされるが，地震が発生した時，実際に震源域で起こっているこ

とを明らかにする手段として，発震機構の解析がある。以下にP波初助を用いた発震機構の解析の方

法について述べる。

　Ｐ波は縦波であるため，媒質は波の進行方向と平行に振動する。したがって，観測点に到達するＰ

波の初動の方向は，震源から遠ざかる方向か，震源に近づく方向か，のいずれかである。前者を押し

(Push)の波，後者を引き(Pull)の波と呼んでいる。今，各観測点の地震波形記録から読み取ったp波

初動を，地震波の通ってきた経路にそって逆方向へたどっていくと震源でどのような波が発生したか

がわかる。

　今，震源を中心とする仮想的な球面（震源球)を考え，この球面上に押し引きの分布を描くと，ほ

とんどの場合，球の中心，つまり震源を通る２つの直交する平面で分けられる４つの領域にわかれる。

この平面を節面と呼ぶが, 2つのうちどちらかー方が震源域で生じた断層面をあらわすものと考えら











れている。発震機構を解析するということは，この節面を求めることにほかならない。なお，もう一

方の節面は補助面と呼ばれている。この２つの節面のうち，どちらが実際の断層面をあらわしている

かということを判断するには，震源分布や現地での断層の出現などほかの情報が必要となる。

　実際の手順ではまず，震源から各観測点へ向かう地震波線の方位角φと射出角θを求める必要があ

る（図Ｖ-10）。地下構造に水平成層構造を仮定するなら.2-(2)で述べた方法と同様な方法で射出角

を計算することができる。これらの角度を求めた後，ステレオ投彫法，あるいは等積投影法により押

し（●）,引き（○）のプロットを行なう。なお，この時注意しなければならないのは，ある震央距

離を超えると初動が屈折波になる場合が生じる点である。このときには，投影半球を逆にしなければ

ならない。

　次に，プロットされた点が直交する２つの大円によって分割されるようウルフネットを用いて大円

を描く。これらの大円は節線と呼ばれ，節線に沿って震源球を切った平面が節面となる。節面と節面

の交線方向は地震波の振幅がゼロとなるところからヌル・ベクトルという。ヌル・ベクトルと直交し，

２つの節面と45度の角をなす方向は，それぞれ主圧力軸（Ｐ軸）.主張力軸（Ｔ軸）と呼ぶ。Ｐ軸は

引きの領域, T軸は押しの領域にある。

　一般に発震機構は，押し引きの分布によって図Ｖ-11に示すような３つのタイプに分けられる。実際

の地震では. (1）と（2），(1）と（3）の組合わさったものがほとんどである。　発震機構を解析する上で

大切なのは，はっきりと方向が判断できるＰ波初動のデータができるだけ多くの観測点で得られてい

ることである。ステレオ投影図上にたくさんの点がプロットされていれば，それだけ大円を引く時の

任意性が少なくなるからである。大きな地震の発震機構は求めやすく小さな地震は求めにくい，とさ

れるのはこのためである。

　今回，発震機構を解析した地震は表V-4の●で示す。射出角の計算には 震源決定に用いたものと同

じ速度構造（図Ｖ-８のモデルa）を使用した。また投影法は，ステレオ投影法（上半球投影）を使用

した。

（4）臨 時観測について

　震源決定の精度，特に深さの精度を向上させるためには，観測点を地震発生地域のできるだけ近く

に設けることが有効である。

　今回の研究においても，震源精度の向上，観測網では得られないほどの小さな地震の有無の調査，

あるいは発震機構の解析を容易にするなどの目的で，白山付近で臨時観測を行った。1988年は白山室

堂まで小型地震計を運び上げ約６日間観測を行った。しかし，その期間中には白山周辺を震源とする

地震は観測されなかった。さらに1989年には，より長期にわたって岐阜県郡上郡白河村白河中学と石

川県白峯村中飯場においてＯＭ型イベントレコーダ［尾池・松村（1985）］を用いた独自の観測を実施

した。観測点位置，及び観測期間は図V-12,表V-3に示す。両地点とも昼間はノイズがあるものの，

夕方から朝にかけては非常に観測条件がよかった。またラジオの受信状態も良好で，時刻精度は少な

くとも0.05秒の信頼性があると思われる。今回の観測期間中には，いくつかの地震は観測されたもの

の，目的とする白山山体直下の地震は捕らえることができなかった。したがってこれらの臨時観測に

ついての詳細な報告は省略する。

　白山の地震活助を詳細に調べるためには，今回のような近距離からの臨時観測は非常に重要である。

この経験をいかしてさらに長期間の観測を行なうことが望まれる。







３　結　果

(1)震源分布

　はじめに，全解析範囲[図Ｖ-１において枠で囲んだ40km×80kmの領域。図V-13 (1)]について，

2-(2)で述べた方法により震源決定を行なった結果を図V-13(2)に示す。全体的に見ると，北陸のほか

の地域に比べてそれほどサイスミシティは高くはないが，地震が集中的に発生しているところがいく

つか見られる。また，この地域には，御母衣断層ほか北西－南東方向に伸びるいくつかの活断層の存

在が指摘されている。図V-13(2)には，これらと平行に震源が並んでいるように見える地域(例えば

白山の北西など)もある。しかし，地震数が少ないため，断層に沿うものであるかどうかは判断でき

ない。

　図V-13(2)において枠で囲んだ３つの地域は，地震が集中して発生しているところであり，今回の

解析でマスターイベント法を適用した地域である。Ａは白山を中心とする地域，Bは赤兎山付近，c

は金沢市湯涌付近である。なお，赤兎山は第四紀に活動した火山の一つである。まず，研究の主目的

である白山付近を例に，震源決定法の違いによってどのように震源位置が変化していくのかを示す。

つづいて比較の意味からＢ・Ｃ地域の解析結果にも触れる。

白山付近

　図V-14(l), (2)は北陸観測所，上宝観測所において，既にm源決定されている地震の震源分布図で

ある。白山で発生している地震が，それぞれの観測網からみて外側に位置することから，震源決定の

精度はあまりよいものではない。確かに白山付近で，なんらかの地震活動があるようには見えるが，

この図からは，地震が白山付近で散在的に発生しているという印象を受ける。なお以下に掲げる図Ｖ

-14において十字線の交点は，白山の主峰御前峰の位置を示している。

　図V-14(3)は，今回，地下構造を半無限構造として震源決定を行なった結果である。Ｐ波速度は5.

9km/sを仮定した。図V-14(l)，(2)で散在的に発生しているように見えた地震は，すべて白山の山頂

付近に集中して発生していることがわかる。このような震源分布が得られた最も大きな原因は，白山

周辺を中心に観測点を選び出し，震源を再決定したことによるものである。そのため，この地域が観

測網の真ん中に位置することになり，震源決定の精度の向上をもたらしたと考えられる。震源の集中

という現象が，ただちに精度の向上という判断に直接結び付くかどうかは一般的には問題である。し

かし，震源決定の際，生じるランダムな誤差は，すべて震源分布を散在的にさせる傾向があることか

ら，この震源分布図は，少なくとも従来の分布図よりは確からしいと言うことができる。

　図Ｖ-14(4)は，水平成層構造[図Ｖ-９(１)]を用いて震源決定を行なった震源分布図である。震央

分布は，半無限構造の結果と比べてほとん｡ど変化が見られないが，この方法では震源の深さはほぼ3

km以浅に集中することがわかる。これは水平成層構造を用いることによって，表層にあるP波速度の

遅い層が考慮されたためであろう。

　これにさらにマスターイベント法を適用したものが図V-14(5)である。図V-14(4)に比べると，さ

らに震源が白山山頂直下に集中している様子がわかる。なお，図V-7(1)でも示したように,Ｐタイ

ムにランダムな誤差を与えた場合，震源はある誤差分布を持つ。今回再決定した震源分布は，この誤

差の分布に大きさや形が類似しているので，実際には，地震はもっと限られた狭い場所で発生してい

る可能性が大きい。また，この図では地震が３ヶ所に分かれて発生している様子が見られる。この地

震の震源全体の広がりは，誤差分布よりも大きいことから，この震源位置の分離は意味があることと











考えられる。なお，図V-14(6)にはこの付近の主な山頂の位置を示した。

赤兎山付近，および湯涌付近地域

　両地域においても.地震は集中して発生している。B地域は，赤兎山南西部で発生している地震で

あり, c地 域は，御母衣断層北端で発生している地震である。A地域と比較する意味もあり，同様に

震源の再決定を行なった。それが図V-15(l)～(6), 16(1)～(5)である。震源決定の過程については，

先程から述べているので触れないが，これらの図からは，この地域も,今回の解析によって震源決定

の精度が向上していることがわかる。なお. A地域に比べてＢ・Ｃ地域ともやや震源は深いようであ

る。

（2)発震機構

　今回解析に用いた地震は最大のものでもマグニチュードが4.0であり, p波初動の極性が得られた

観測点数はたかだか15点程度であった。そのため，発震機構を決定できた地震の数はそれほど多くは

なかった。結果的に，今回新たに解析を行なった地震は白山付近で２つ，赤兎山付近で２つの合計４

つの地震についてである。

　図V-17(l)～(4)はＰ波の初動方向をステレオ投影法(上半球投影)でプロットした図である。図Ｖ

-17(1)から，白山付近で発生したこの地震は，水平ずれ断層型(Strike－Slip型)に近い地震である

ことがわかる。つまり，白山付近では主圧力軸はほぼ北西－南東方向の向きを持っていることになる。

　図Ｖ-18は今回の解析地域，及びその周辺の主な地震について，これまでに求められた発震機構の代

表的なものをまとめものである[三雲・ほか(1985).三雲・ほか(1987)など]。当然のことながら，

図V-17(1)に示した地震１つから，この地域の応力場を決定することは不可能である。だが，この主

圧力軸の方向は，これまでに決定されているいくつかの地震のものと調和的である。また，白山周辺

地域に分布する断層も北西－南東方向を持つものが多いことから，少なくともこの地震はこれらの断

層と関係があるものと考えられる。

　図V-17(2). (3), (4)については，観測点数が少なかったり，決定的な位置にデータがなかったり

したため，節線を引くことはできなかった。

(3)その他の解析

時系列

　地震の発生する時間間隔に特徴が見られないかどうか，前述のＡ・Ｂ・C地域において時系列解析

を行なった。図V-19(1)～(3)はその結果である。なお，注意しなけれぱならないことは，今回の解析

では. 2つの観測所でともに観測された地震(169個)しか取り扱っていないため実際に比べて地震数

がかなり少ないことである。

　この３つの地域を比較すると，最近10年間において，白山付近では地震がほぼ定常的に発生してい

ることがわかる。つまり，地震活動が活発な時とそうでない時の差があまり見られず，むしろ，いつ

も一定の地震活動があると言える。それに対して，赤兎山付近ではかなり規則的に地震が発生してい

る。また，活助も群発的である。

地震波形の特徴

　今回の解析では，波形について定量的な解析は行なっていない。しかし，白山山体直下で発生する













一部の地震の波形には特徴的な波形を示すものがある。白山直下で発生する地震の波形はほかの地域

で発生する同じような規模の地震に比べて，長周期成分が卓越しているように見える。この原因とし

ては例えば震源域の破壊強度があまり高くなく，従って破壊時の断層運動がゆるやかになっている可

能性などが考えられる。白山直下では固結度の高くない場所，あるいは岩石の破砕度が高い場所で地

震が起こっているのではないだろうか。これは，白山で発生する地震の震源がほかの地域に比べて浅

いことという結果とも調和的である。今後さらに，地震波形のスペクトル解析など定量的な解析が必

要であろう。また，上述した波形の特性が，地震波の伝播経路の影響によるものとの解釈も可能であ

り，いくつかの震源と観測点の位置関係にも注意した解析も必要であろう。

４　考　　察

　これまで述べてきたように，様々な方法を用いて震源決定を行なった結果，白山では，山体直下の

非常に狭い領域で地震が集中して発生していることが明らかになった。位置的には，この震源の集中

が見られる領域のほぼ上部に白山の火口群があることから，これらの地震は，白山の火山活動と関係

があるものと考えるのが自然であろう。

　一般に，火山で発生する地震を火山性地震と総称する。Minakami(1960)は，火山性地震をＡ型地震,

Ｂ型地震と分類した。Ａ型, B型地震は主に波形や震源の深さなどの違いによって分類されているが，

その定義はそれほど厳密ではない。Minakami(1960)の定義に従えば，白山直下で発生している地震は，

地震波形にＰ波.Ｓ波の相が明瞭に現われること，震源の深さが数km前後であることから. A型地震

に分類されるものと考えられる。Ａ型地震の発生の要因としては，火山内部のマグマの状態に対応し

た応力分布の変化によるもの[西(1978)]や，地下の熱水活動によるもの[平賀(1980)]などが考え

られている。今回の解析は，発生の要因を考察するほど，データの量，質ともに十分でない。これは

今後明らかにしていく必要がある。

　一方，三雲・ほか(1988)は，飛騨地方の３次元速度構造について考察している。その中では，白山

周辺地域について，白山の火成活動によるとみられるＰ波速度の遅い領域(高温の領域)がかなり深

いところまで続いていることが指摘されている。このことは，白山直下の深い場所では脆性的な破壊

が起こらない，つまり，震源が浅い領域に分布することと一致する。ほかの火山地域でも，高温であ

るマグマだまりの部分で地震が発生せずに，その周囲で地震が発生している例は多い[石原(1988)]。

　飛騨山脈の下を通る地震波が大きく減衰するという現象は，現在多くの地震学者に認められている

事実である。すなわち，長野県側で発生した地震波は，飛騨山脈の西側の観測点では減衰していて観

測されにくいし，またその逆の現象も観測されている。このような現象の解釈として，飛騨山脈の地

下1Okmほどの所にマグマ溜まりのような高温の領域があってそこを通過する地震波を減衰させるので

あろうと解釈されている。同様な現象は白山付近の下を通る地震波についても以前から気付かれてい

る。このようなことからも，白山は現在も活火山としての条件を十分備えた山であると考えることが

できる。

　火山地域に発生する地震の発震機構は，その地域の広域的な応力場と一致することが多い[Zobin

(1972)]。今回の解析では，白山直下で起こる地震の発震機構には，この地域の応力場とー致するも

のが見られた。これは，過去に白山の地震について発震機構を調べた三雲・ほか(1985)の結果とも一

致する。しかし，火山地域の地震についてより詳細に調べると，発震機構が時間的に刻々と変化する



例［西(1978）］，あるいは空間的に発震機構が異なる例［井田・ほか（1986）］も報告されている。白

山の火山活動を明らかにするためにも，今後，より近距離での観測が望まれる。なお，今回得られた

震央分布は，図Ｖ-19（5）に見られるようにほぼ南北に延びる方向性をもつ。火山地域では，震源が広

域的な最大圧縮力方向に並ぶ傾向がある［例えば，井田・ほか(1986）］。白山周辺地域の広域的な最

大圧縮力は，北西一南東方向であり，この震央分布の方向性とは一致しなかった。

　初めにも述べたように，白山は活動の休止期に入ってから300年あまりたつ。長い活動の休止期にあ

った火山が噴火を再開した例は1888年の磐梯山,1979年の御岳, 1990年の雲仙岳など多数ある。御岳

では噴火の直前までほとんど地震活動は見られなかった［青木・ほか（1980）］。しかし，三原山では，

噴火前から，その地震活助に変化が見られた［山岡・ほか（1988)］。現在のところ，少なくとも白山

直下では地震活動が見られるのだから，火山としての白山は”活きている”のであり，今後，その活

動様式に変化が現われないかを見守っていかなければならない。

５　　結　論

　本研究では，白山付近に発生する地震について震源を従来より高精度で再決定し，また，発震機構

などの解析も行ない，その地震活動の基本的な特性について考察を行なった。その結果として以下の

ことが明らかになった。

　　(1)白山で発生する地震の震源は，山体直下の深さ数km付近に集中している。

　　(2)これらの地震は，少なくとも最近の約10年間にわたって，ほぼ定常的に発生している。

　　(3)これらの地震の発震機構は，この地域の広域的な応力場と調和的である。

　　(4)したがって，白山は現在も活火山としての条件をそなえている。

　現在の白山は表面上静かだが，以上のように，火山体内部において地震活動を継続している。した

がって，白山は今後再び噴火活動を行なうようになる可能性が考えられる。

６　おわりに

　今後白山の地震活勁に関してさらに考察を深めるためには，観測点を白山山頂から近距離の地点に

展開して地震を観測すること，それによって地震活動度と震源を正確に知るだけでなくマグマ溜まり

からの反射波をとらえること，地震波形の定量的解析.Q値構造の解析，及び減衰構造の解明をする

こと，広域応力場と周辺の構造運動との関連を考察すること，など多くのアプローチが必要である。

さらに，これらの地震学的データだけでなく重力や地磁気などのほかの地球物理学的・地質学的デー

タを補強し，それらを関連づけて解析することが必要である。また，ほかの火山と比較することも白

山を理解する上で重要である。
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