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１．はじめに 

 
図１ 気象庁データによる能登半島周辺の地震活動

（酒井ほか( 2007)15）

 2007年 3月 25日午前 9時 41分頃, 能登半島北西沖を

震源とするマグニチュード6.9の地震が発生した(図1).

能登半島北西部の輪島市・七尾市・穴水町で震度 6 強を

観測したほか, 北陸地方を中心に震度5強を観測した1). 

この地震にともなって珠洲市で 22cm の津波が観測され

た.この地震による被害は, 七尾市・輪島市を中心として

死者1名, 重軽傷者356名, 全壊684棟, 半壊1733棟に

及んだ 2). 

 
２．震源域の地質 

 能登半島は日本海形成期以降の沈降運動を免れた地

域で，2007年能登半島地震の震源域となった奥能登半

島西部には，ジュラ紀の花崗岩類と第三系下部が分布

し3), 重力異常からも富山湾や金沢沖に比べ構造的な

高まりを構成している 4)． 

）．☆は本震の震央． 

 
分布する第三系は陸域では日本海形成時のリフトを

充填した河川性〜浅海性の堆積岩と陸上に噴出した溶

岩を主とする 5)．リフト期の断層系は東北東-西南西方

向の正断層と南北方向の正断層から構成されていたと

推定され，現在の能登半島の地形や地質構造を規制し

ている（図2, 6）7)）．15-13.5Maになると正断層運動は

終了し，陸域では上部中新統下部の浅海性の堆積層が

下位の諸層を不整合で覆って分布する．海域において

は，中新世末の短縮変形が認められ, 構造差をもって

これらを覆う鮮新統以降の諸層は, NE-SW方向の逆断

層・褶曲，ほぼ南北方向の逆断層による変形を被って

いる．これらの短縮変形は鮮新世後期から継続してい

ると考えられている8）9）10）11）． 震源域周辺の陸域には

活断層の分布は知られておらず, 震源海域でENE-WNW

 
 

図 2 能登半島の北西部の地殻構造図(佐藤ほか(2007)6)) ．ブーゲ異常図は Honda et al. (2008) 4)によ

る．仮定密度は 2.67kg/m3.海底活断層のトレースは井上ほか(2007) 9），花崗岩の分布は富岡・佐藤

(2007) 7)による．大きい星印は本震の震央.小さい星印は最大余震の震央． 



方向の海底活断層が報告されていた8)9）． 

 
３．地震活動 

 能登半島周辺では発生する有感地震数は少ないもの

の, 今回の地震を含め1700年以降, マグニチュード6

を越える被害地震が6回発生している12)13) ． 

2007年能登半島地震の震源域は, 富来沖の微少地震

活動が高い領域の東方に位置し, 微少地震活動が低い

領域であった．現在の広域応力場は，発震機構解から

は最大主圧力軸がWNW-ESE方向が卓越している14）． 

 

４．地震のメカニズム 

 能登半島地震の本震の発震機構解は，P 波初動解やモ

ーメントテンソル解によって，WNW-ESE 方向に主圧力軸

をもち右横ずれを伴う逆断層型であることが報告されて

いる(図 3)．P 波初動解とモーメントテンソル解はやや異

なる．P 波初動解はより右横ずれ成分が卓越し，節面も

やや高角となる．これに対し，モーメントテンソル解は

より逆断層成分にとみ，節面の角度もより小さい．これ

らは，余震分布にも現れているように，破壊が高角度の

断層の右横ずれ運動によって発生し，その後 60 度前後の

南傾斜の断層面の活動につながったためと解釈されてい

る 17)18)．地震モーメントの値については，気象庁は 1.13

×1019Nm(Mw6.7) 1)，防災科学技術研究所は 1.36×

1019Nm(Mw6.7) 16)，USGS は 9.1×1018Nm(Mw6.6) 19)，ハー

バード大学は 1.38×1019Nm(Mw6.7) 20)とほぼ類似した値

となっている． 

 

５．余震分布 

 臨時観測点は本震発生日の深夜から始まり，10 大学と

防災科学技術研究所と産業総合研究所の 2 機関からなる

2007 年能登半島地震合同観測グループにより，89 観測点

が設置され約 1ヶ月間に渡って観測された 18）． 

海域については 5 月 6 日から，1 ヶ月間海底地震計に

よる観測が実施された 21）．震源域の北東部では図 4の断

面 4 から一様な南傾斜の余震配列が見られるようになる．

この南傾斜のよく集中した余震分布はほぼ一様な傾斜で，

断面 12 まで連続する．断面 13 から東では，南傾斜の傾

向は示すもの集中が悪くなり拡散している．西端の断面

５から９では面状の配列は示さない．音波探査によって

明らかになっている海底活断層のトレース 9)と比較する

と，海底活断層は推定断層面のほぼ浅部延長に位置して

いる 22）18）17）21）． 

表 1 モーメントテンソル解のパラメーター 

 

 断層面解 1 断層面解 2 

 走向 傾斜 すべ

り角

走向 傾斜 すべ

り角

気象庁 1) 53 50 140 171 60 48 

防災科技

16) 

58 66 132 173 48 34 

                     単位: 度 
 

図 3 能登半島地震の P 波初動解(左)とモーメントテン

ソル解(右) (気象庁(2007)1))． 

 余震活動は当初長さ 20km 程度の広がりを有していた

が，1 ヶ月後は東北東-西南西方向に 35km 程度まで拡大

した 14）． 
 
６．地殻変動 

 ALOS 衛星に搭載された PALSAR を用いて干渉画像が作

成され詳細な地殻変動が明らかになった(図 5)．この地

震が ALOSによる地殻変動解析の最初の例となった 23）24）．    

InSAR 解析から求められた断層面内の均質すべりを仮

定したパラメーターを表 2 に示した．2m 程度の滑り量が

推定されている．一方，図 6 には表 2 の断層モデルを用

いて断層面の領域を拡大して求めた断層面内のすべり分

布を示した．断層面での滑りの大きな領域は，本震震源

の直上に位置し，断層浅部での断層面西部での変位量は

1.27m となる．Fukushima et al.(2008)24）は GEONET によ

る GPS の地殻変動データを用いて走向 N57゜E，傾斜 48゜

Sの断層面で滑り分布を求めている． 

2007 年能登半島地震に伴って，顕著な海岸隆起が生じ

た．国土地理院が実施した水準測量によって輪島市門前

地区から羽咋郡志賀町にかけて，地震前後で最大約 41cm

の上下変動（隆起）を計測した 26)．Awata et al. (2008) 

26)は，潮間帯周辺の生物マーカーを用いて，能登半島北

西海岸の地殻変動を計測した．震央近傍の剣地付近で

46cm 程度の隆起が観測されている．断層とほぼ直交する

方向に投影した隆起量は，非対称な形状を示し南傾斜の

断層面の逆断層運動と調和的な地殻変動パターンを示し

ている(図 7)．Hiramatsu et al. (2008) 27)は生物マーカ 



 

図4 2007年能登半島地震の余震分

布 と 海 底 活 断 層 ( 佐 藤 ほ か

(2007)25)）． 

黒丸: 陸上の観測点によって求め

ら れ た 震 源 (Sakai et

al.(2008)17)）．灰色の丸:海底地震

計によって求められた震源(Yamada 

et al.(2008)21)）．海底活断層は井

上ほか(2007) 9)による．断面の番号

は平面図の番号と同様．大きい星印

は本震，小さい星印は最大余震の震

央． 

 

 
 
 
 
 

 



表 2 InSAR 解析による断層モデルのパラメーター．

(Ozawa et al. (2008) 23)) 
 

 

図5 合成開口レーダー解析によって得られた地殻変

動(Ozawa et al. (2008) 23))．等高線の間隔は

0.1m．(a)2007 年 2 月 23 日と同年 4 月 1 日に観

測した合成開口レーダーデータの干渉解析結

果．衛星「だいち」に近づく方向をマイナスと

して表現．(b)図 6 のモデルによる計算結果．

(c) 2006 年 12 月 12 日と 2007 年 5 月 10 日に観

測した合成開口レーダーデータの干渉解析結

果．(d)図 6 のモデルによる計算結果． 

緯度・経度* 37.15°N；136.59°E
深さ(km)* 11 km 

走向 55゜ 
傾斜角 63゜ 
レイク 150゜ 

幅 11 km 
長さ 22 km 

*緯度・経度・深さは矩形断層面の左下の値 

図 6 断層面と面上でのすべり量分布(Ozawa et al. 

(2008) 23))．(a)計算に使用した矩形断層モデルの平

面投影．太い実線は断層の上端．(b)断層面上のすべ

り量と方向．黒丸は気象庁による震源分布．星印は本

震の位置． 

  

図 7 能登半島北西岸で生物マーカーから計測された能登半島地震に伴う地殻変動(Awata et 

al.( 2008)26))．N30゜W 方向の断面に投影．異なる記号は計測に用いた生物種を示す．破線は推定し

た断層モデルによる計算値 

 



ーによる地殻変動と GPS データを組み合わせて断層モデ

ルを求めた． 

 北陸電力(株)は地震前に収集していた GPS， レーザプ

ロファイラー，海底音響測深について，地震後に再計測

を行い，両者を比較することによって詳細な海陸にわた

る地殻変動を明らかにした 28)29)．レーザプロファイラー

による解析からは，志賀町関野鼻付近で最大 0.45m の隆

起が観測されている（図 8）．得られた地殻変動の大局的

なパターンは，InSAR 解析などによる地殻変動のパター

ンと整合的である．また，レーザプロファイラーによる

DEM (Digital Elevation Model)を活用して，海岸段丘と

して残されている累積した地殻変動を記載した 30)（図 9）．

地震に伴って，能登半島の北西部の海岸で観測された垂

直地殻変動のパターンは，中位段丘面の高度分布と類似

したパターンを示している．今回観測された能登半島地

震に伴う垂直地殻変動 0.45m が，累積して中位段丘面上

の垂直高度変化を生み出したとすると，平均活動間隔は

約 1500 年となる 30)．また，海域での地震前後の音波探

査の比較から求められた変動量と，完新世の基底部の累

積変位から推定した断層の活動間隔は，1700 年（1300

年から 2000 年）となった 29）． 

 

図 8 地震前後の航空レーザ計測結果の比較に

よって得られた垂直地殻変動(野原ほか

(2007)28))．500m メッシュでの内挿． 
余効変動としては，GPS アレイによる稠密観測によっ

て，上下 2cm，右横ずれ 2cm の変動が断層近傍で観測さ

れたが，20 日以内で収束した 31）． 

 
 
 

 
図 9 中位段丘面，完新世離水面 L1・L2 の高度分布(グラフ上段)と地震前後の航空レーザ計測から求めた能登半

島地震に伴う垂直変動(浜田ほか(2007)30) ．とくに中位段丘面高度と地震時の地殻変動は調和的なパターン

を示す． 



国土地理院による断層モデルにもとづいて数値計算が行

われ，津波が観測された能登半島東岸と富山湾の検潮記

録がほぼ説明できることが明らかにされている35）36)． 

７．地震学的断層モデル  

 IRIS （ Incorporated Research Institutions for 

Seismology）地震観測網の長周期デジタルデータを基に，

遠地の地震波形解析によって，震源過程の解析が行われ

ている．八木(2007)32)によれば，走向 47゜，傾斜 51゜，

すべり角 115゜，1.4×1019Nm (Mw6.7)，破壊は深さ 8km

から始まり北東方向かつ浅部に向かって約 20km 伝搬し

たとされる．破壊継続時間は 10 秒で，最大すべり量は

1.6m と算定されている．同様に山中（2007）33)によれば

走向 60゜，傾斜角 72゜すべり角 120゜，破壊継続時間は

10 秒，断層面積は 20×10km，最大すべり量は 3m，地震

モーメントは 1.44×1019Nm (Mw6.7)である． 

 
９．活断層 

 震源域の活断層については，片川ほか（2005）7)・岡

村（2007）8)によって記載されていた．余震分布は，こ

れらの活断層の分布と明瞭な対応を示している 21）． 

井上ほか（2007）9)は地震後に能登半島の北西沖で，

ショートストリーマーとブーマーによる音波探査を行い，

北陸電力によって取得されていた既存の音波探査の検討

結果も含め，活断層の分布を明らかにした． 

 近地強震波形を用いて詳細な破壊過程が推定されてい

る．Horikawa(2008) 34)は 70km 以内の K-NET および

KiK-net で観測された強震波形を用いて震源過程の解析

を行った（図 10）．本震発生後 1 時間以内の余震分布か

ら断層の長さを 22km，幅を 20km とし，走向 58゜，傾斜

58゜，すべり角は 135 として 1km×1km の領域でのすべり

量と破壊開始時間を求めている．平均的なすべり量は

0.77m，最大すべり量は 2.7m，地震モーメントは 1.1×

1019Nm (Mw6.6)である．大きなアスペリティは本震の浅

部延長に位置し，陸域には深部で小規模なアスペリティ

が分布する．  

 海上保安庁水路部による震源域海域のサイドスキャナ

による調査が実施され，地形的な特徴から活断層を認識

するともに，活断層の隆起側において地震にともなった

泥火山などが形成されていることが明らかになっている 

37)． 

 

 池原ほか(2007) 38)は能登半島西方沖でピストンコア

を採取し，200cm/千年という速い堆積速度を見いだした．

こうした堆積速度を，反射法音波探査記録から読み取れ

る断層の活動層準の年代推定に使用すると 2000-3000 年

の活動間隔が推定されている． 

 
１０．地殻構造 

 震源域の地殻構造については，余震観測データを用

いたトモグラフィー解析による三次元地震波速度構造

17），MT法による電磁気探査39）の他，反射法地震探査10）

40）が実施されている． 
図 10 近地強震波形から求めた断層面上のすべり量分

布（Horikawa (2008)34)）．  
 Kato et al. (2008) 17）は，余震観測データや周辺の

定常観測点のデータをもとに詳細な三次元地震波速度

構造を求めている．震源断層の隆起側には高速度領域

となり速度構造の境界部に震源断層が位置しているこ

と，本震の直下に低Vp/Vsかつ低Vp領域が分布し，水の

存在する可能性が高く，これが本震発生の要因になっ

たと指摘している． 

 大学連合によって広帯域のMT観測が行われ，本震を

通る1測線と，余震域の方向に直交する4測線について

二次元比抵抗構造が求められた39）．本震震源域の直下

には低比抵抗体があり，地震波トモグラフィーの結果

と類似し，流体の寄与を示唆している．また，震源域

東方の最大余震発生域と余震のギャップがある場所と

高比抵抗体の分布域が一致することが明らかになり，

総じて比抵抗構造と地震活動との関連が明らかにされ

た． 

 

８．津波 

 地震にともなって小規模な津波が発生し，珠洲市長橋

で最大22cm，金沢で18cm，富山で6cmの津波が観測された

1)．  2007 年能登半島地震震源域の海域については，より深

い構造を明らかにするために二船式の反射法地震探査に

より 7測線，総計 126km に渡ってデータが取得された 11）．



1.2km のストリーマーケーブルを曳航し，発震船に搭載

した 1500cu.inch のエアガンを用いた． 

 震源域周辺の逆断層では日本海形成期に形成された正

断層群がその後の短縮変形によって，逆断層として再活

動しているものが一般的である．震源断層を横切る A・

B・C 測線（図 11）では，いずれも隆起側に厚い反射面が

卓越する堆積層が分布しており，リフト期の南傾斜の正

断層の反転運動が読み取れる． 

 この中で，本震周辺を横切る長さ 20km の測線 A では陸

域にも受振器を展開し，地下 6 km 程度までの地下構造の

断面が得られている（図 12）．反射断面で海底の表層近

傍まで変位を与えている断層は 40 度の角度で，地下 2km

まで追跡され，より深部では反射面の形状から，60゜南

に傾斜した断層面が判読される(図 12A)．大学を中心と

した合同観測によって得られた余震分布は，明瞭な面状

配列を示し，反射断面から推定される断層面上で余震が

集中している（図 12B）．したがって，深部反射法地震探

査断面を介して，余震分布と地質構造を対比すると，高

分解能の音波探査によって見いだされた活断層の将に深

部延長の断層運動によって地震が発生したことが理解さ

れる． 

東北東-西南西方向の海底活断層の陸域延長で，中型

のバイブロサイス 1 台を用いて，反射法地震探査が実施

された 40）．反射面のパターンから，南傾斜の断層が推定

され，余震分布はこの推定断層の深部延長に配列してい

る．したがって，地表近傍には達していないが，陸域で

も南傾斜の断層が存在するものと判断される． 

浅層部 2km 程度までは，反射法地震探査による地質構

造から，またより深部については余震分布の面状配置か

ら推定される震源断層の形状を推定した（図 13）．推定

された震源断層の断層面は全体としては平滑な平面を示

す．震源断層の走向は，等高線の走向が揃っている震源

域中心で判読すると，走向は N55゜E 南に 60゜の傾斜と

なる．この断層形状をもとに，地震前後のレザープロフ

ァイラ，GPS による測地データ，GEONET データ，海底音

波探査から求めた海底地殻変動などによる地殻変動デー

タから求めた断層面上のすべり分布を示す（図 13）．合

成開口レーダーの干渉解析などによる地殻変動結果（図

6: 例えば Ozawa et al. (2008)23））と比較し，すべりの

大きい領域は海底下の浅部に位置し，この部分では右横

ずれ成分よりは逆断層成分が卓越している． 

図 11 余震分布と反射法地震探査から推定した震

源断層の形状（佐藤ほか(2007)6））．実線は断

層面の等深度線，灰色の領域は最大余震発生

時までの余震分布から推定した初期破壊領

域．A・B・C は反射法地震探査測線． 

 

 

１１．能登半島地震の震源断層の特徴 

 反射法地震探査データの他，ブーゲ異常や地質構か

ら推定した地殻構造図を図2に示す．基本的には日本海

の形成に伴うリフティングによって，拡大の軸と平行

 

図 12 二船式と陸域の受振器展開による反射法地震探査断面 6）．図 11 の A 測線の断層周辺を拡大． 

 



な東北東-西南西方向の正断層と，それらと直交する正

断層もしくはトランスファー断層が形成された．後期

中新世に山陰の宍道褶曲帯41）の形成に伴う南北方向の

短縮変形を受けるが，基本的には日本海形成期の地質

構造が現在のテクトニクスにも大きな影響を与えてい

る．海域から東北東方向へ伸びる断層は，重力異常か

らさらに陸域に7kmほど延長され，これと直交する中新

世の断層によって断たれる．この部分はMT探査で高比

抵抗領域となっている領域にほぼ相当すると見られる．

西方の破壊領域の西端部は地表での活断層トレースが

大きく屈曲する場所に相当し，余震分布から推定した

深部形状も屈曲した形状を示している（図11）． 

 余震分布や地震波トモグラフィー，MT探査によって

明らかにされているように，今回の地震は本震の直下

にある垂直な短い領域の破壊によってトリガーされた

可能性が高く17），この部分では流体の存在が示唆され

ている（図14）． 

 震源断層周辺の地質構造はやや複雑で，北傾斜と南

傾斜の断層が交差する．これらの交差は余震分布にも

現れている（図3）．つまり日本海形成期に北傾斜と南

傾斜の断層が形成され（図14），陸域では震源断層より

も北側でかつての河川性の堆積層が厚く分布し，重力

異常やトモグラフィーによる速度構造でもよく現れて

いる．いずれにせよ，大局的には今回活動した震源断

層は，南傾斜の正断層として形成された断層であり，

60゜前後の傾斜角は正断層が形成される場合，最適の

傾斜である．こうした既存の断層が現在の広域応力場

に適応して，右横ずれを伴う逆断層として活動したの

が今回の地震となった． 

図 14 震源域の地質構造概念図（佐藤ほか(2007）

6））．震源断層は日本海形成期の正断層が右

横ずれ成分を伴う逆断層運動することによ

って発生した．右横ずれ運動のため断層面

に西部で浅層部の変位量が大きい．震源域

周辺では，南傾斜の他，北傾斜のかつての

正断層も分布する． 

 

１２．まとめ 
 2007年能登半島地震は，海陸境界部で発生した地震

であり，同年に発生した中越沖地震とともに，地表ト

レースが海域に位置する活断層による大規模地震の重

要性を強調する地震となった．この地震に伴う諸現象

は，迅速・稠密な余震観測，ALOS衛星に搭載されたSAR

の干渉解析，既存地震・測地観測網によって高い精度

で解析された．また，北陸電力（株）の地震発生前の

調査資料も活用され，地殻構造と内陸地震発生などに

関して貴重なデータが得られた． 

 地質時代に形成された断層が，現在の広域応力に対

応して地震が発生している点や，震源断層の広がりが

重力や電磁気などによって検出される地質/地殻構造

の規制を受けているということが明らかになった点は，

重要である．地表に現れる活断層の長さは震源断層の

広がりに比べ短い．今回の地震から得られた知見は，

震源断層の広がりを破壊前にどのように予見するかと

いう問題に対して多くの知見をもたらした． 

図13 余震分布・反射法地震探査から求めた断層面（図

11）を平滑化した断層面上のすべり分布（佐藤

ほか(2007）6））．地震前後レーザプロファイル・

音波探査の比較、GPS などの地殻変動データか

ら推定． 
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