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3.9 データ活用予測研究  

 

(1) 業務の内容  

 

(a) 業務題目 「データ活用予測研究」  

 

(b) 担当者  

所属機関  役職  氏名  

国立大学法人東北大学災害科学国際研究所  教授  日野亮太  

国立大学法人東北大学大学院理学研究科  

 

准教授  

助教  

太田雄策  

内田直希  

国立大学法人京都大学大学院理学研究科  

 

教授  

准教授  

平原和朗  

宮崎真一  

国立大学法人京都大学防災研究所  

 

准教授  

准教授  

西村卓也  

伊藤喜宏  

国立大学法人名古屋大学  

減災連携研究センター  

教授  

 

鷺谷威  

 

国立大学法人名古屋大学大学院  

環境学研究科附属地震火山研究センター  

教授  

助教  

古本宗充  

伊藤武男  

独立行政法人産業技術総合研究所  

活断層・火山研究部門  

主任研究員  

 

行谷佑一  

 

国立大学法人東京大学大学院理学研究科  准教授  安藤亮輔  

独立行政法人海洋研究開発機構  

地震津波海域観測研究開発センター  

 

グループリーダー代理  

特任技術研究員  

特任研究員  

技術研究員  

堀高峰  

中田令子  

兵藤守  

有吉慶介  

 

(c) 業務の目的  

・地殻変動観測データのコンパイルと解析、データベース化  

 京コンピュータ等で計算される多数の地震シナリオとその前後のゆっくりすべり

のシミュレーション結果のデータベースと、GEONET・DONET・水準測量や三辺・三

角測量等の地殻変動データや相似地震のデータをコンパイルした観測データベース

を構築する。  

・プレート境界すべりの推移予測の妥当性検証と予測の試行  

 過去の地震やゆっくりすべりの観測データを逐次入力し、シミュレーションデータ

ベースと比較する同化の模擬テストを行なう。また、次の豊後水道のゆっくりすべり

や東北地方太平洋沖地震後の余効すべり等に対して予測の試行実験を行う。これらを

通して同化手法や予測の問題点を洗い出し、改善に必要な知見を得る。  

・逐次データ同化手法の改良  
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 精度の異なる複数データを用いる場合の尤度評価やリアルタイムでデータを取り

込みながらモデルパラメタや初期値を更新できるように同化手法を改善するととも

に、地殻変動以外の観測データ（特に地震活動データ）の同化手法を開発する。  

 

(d) ８か年の年次実施業務の要約  

平成 25 年度:  

これまでに整備した地殻変動データのコンパイル結果に最新データを加えて、

追加解析を行うとともに、過去の豊後水道や八重山のゆっくりすべりで逐次同化

の模擬テストを行う準備を進めた。また、観測データベースの仕様を検討し、東

北地方太平洋沖地震前後のデータのコンパイルを始めた。複数データの尤度評価

手法の開発を進めた。  

平成 26 年度:  

前年度までに整備した地殻変動データのコンパイル結果に最新データを加え

て、さらに追加解析を行うとともに、過去の豊後水道や八重山のゆっくりすべり

で逐次同化の模擬テストを行った。また、観測データベースの仕様を決め、東北

地方太平洋沖地震前後のデータを引き続きコンパイルした。複数データの尤度評

価手法の開発に着手した。  

平成 27～28 年度：  

東北地方太平洋沖地震前後のデータを解析し、同化手法の模擬テストを行う。

モデルパラメタを逐次更新する手法を開発する。  

平成 29～30 年度：  

模擬テスト結果にもとづいて同化手法を改善するとともに、すでに一部発生し

た豊後水道のゆっくりすべりでリアルタイム予測試行実験を行う。地震活動デー

タの同化手法を提案するとともに、観測データベースに地震活動を加える。  

平成 31～32 年度：  

模擬テスト結果や手法改良研究にもとづいて同化手法の改善を進めるととも

に、南海トラフならびに日本海溝において、リアルタイム予測試行実験を行い、

予測の問題点を整理する。また、地殻変動・相似地震と地震活動データを用いた

同化システムのプロトタイプを構築する。  

 

(e) 平成 26 年度業務目的  

昨年に引き続き、余効すべり・ゆっくりすべりデータ同化手法を開発し、八重山や

豊後水道ゆっくりすべりの観測データを整理して、観測データをシミュレーションデ

ータベースと比較するための研究開発を行う。また、東北地方の海陸地殻変動観測の

データを用いて、平成 23 年東北地方太平洋沖地震の発生前後に起こった、プレート間

固着強度の時空間ゆらぎ（余効変動を含むゆっくりすべりイベント、前震活動、余震

活動）の同化の模擬テストに着手する。さらに、ゆっくりすべりの観測事例や発生機

構に関する海外の研究動向の情報収集を行う。 
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(2) 平成 26 年度成果  

 

①地殻変動データ整備および東北地方太平洋沖地震の余効変動解析  

 

(a) 業務の要約  

1) 東北地方太平洋沖地震の余効変動解析  

 2011 年東北沖地震時と地震後の GEONET や海底地殻変動観測によって観測された

余効地殻変動データを用いてプレート境界面上の余効すべりの時空間分布を求めた。こ

の余効変動解析は粘弾性応答を同時に考慮した余効すべりインバージョン解析を実施

することで、粘弾性緩和に起因する余効変動を除いたプレート境界面上の余効すべりを

推定し、余震活動や粘弾性の影響を評価した。  

 

2) 地殻変動データの整備 

a) 西南日本 

 過去の西南日本の水準測量データを整理し、地震サイクル全体にわたる時空間的な地

殻変動を整理することにより、西南日本のプレート間カップリングの時空間変化を推定

するためのデータセットの準備をする。また、これらの解析の高度化を行うため、３次

元有限要素法による Green 関数の生成の準備を行った。  

b) 南西諸島 

 南西諸島沿いの琉球海溝からフィリピン海プレートが沈み込んでいるが、プレート間

固着は弱いとされてきた。しかしながら、測地学的なアプローチからのプレート間の固

着は明らかにされていないため、地震の長期評価もされていなかった。そのため、喜界

島での水準測量による傾斜速度の測定と横当島による GNSS 観測を実施することで、

プレート境界に直交する喜界島･奄美大島･横当島の測線にてプレート間の固着を評価

するための観測を行った。  

 

(b) 業務の実施方法  

1) 東北地方太平洋沖地震の余効変動解析  

 2011 年３月 11 日に東北地方太平洋沖地震（Mw9.0）が発生した。この地震による

地殻変動が GEONET や海底地殻変動観測点により観測されている。これらの地殻変動

時系列を説明するために、余効すべりと粘弾性応答の２つの現象を同時に考慮し、

GEONET と海底地殻変動観測のデータを時空間インバージョン解析することで、2011

年東北沖地震の地震時、地震後のすべりの時空間分布を推定した。  

 

2) 地殻変動データの整備  

a) 西南日本  

 長期的地殻変動データを用いてプレート境界面におけるプレート間カップリングの

時空間変動を推定する。推定手法の高度化の為に、３次元有限要素法による Green 関

数の生成に必要な有限要素メッシュの構築を行った。本研究で対象とする領域は日本列
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島全体としており、フィリピン海プレートと太平洋プレートの沈み込み形状をモデル化

する（図３−９−①−１）。有限要素メッシュの作成には Cubit ver. 13 を用いた。Cubit ver. 

13 は汎用的な有限要素メッシュを作成するソフトウェアである事から、柔軟にかつ効

率的にプレート形状などを取り込んだソリッドモデルから有限要素メッシュの作成を

行う事ができる。なお、この有限要素メッシュでは、100 万から 500 万要素程度の有

限要素法を想定している。  

 

図３−９−①−１ ３次元有限要素法によってモデル化を行う領域（赤い四角領域）  

 

b) 南西諸島 

 南西諸島の北部地方は大隅･トカラ列島と奄美･沖縄諸島群から構成され、西側の沖縄

トラフでは拡大が指摘されている。一方、南西諸島の東側の琉球海溝からフィリピン海

プレートが沈み込んでおり、複雑なテクトニック背景を持っている（図３－９－①−２）。

ほぼ一列に並ぶ南西諸島内において琉球海溝に直交した約 100 km 測線を構築出来る

場所は横当島･奄美大島･喜界島である。よって、横当島（無人島）に GNSS 観測点を

2013 年９月に設置し測量することで、沖縄トラフの拡大と琉球海溝からのフィリピン

海プレートの沈みこみの影響の分離を試みる。また、喜界島は南西諸島内でも琉球海溝

に最も近い島である。そのため、喜界島内の水準測量を実施することで、喜界島内の傾

斜速度を測量し、プレート間カップリングを評価する基礎情報とする。 



301 

 

 

図３−９−①−２ 南西諸島におけるテクトニック背景。星印は横当島（無人島）、黒矢印

はフィリピン海プレートの速度、赤矢印は沖縄トラフの拡大を示す。 

 

(c) 業務の成果  

1) 東北地方太平洋沖地震の余効変動解析  

 地殻変動データは GEONET と海底地殻変動観測点から得られた地殻変動データか

ら東北地方太平洋沖地震の余効すべりの時空間変化を推定した。地震時のすべりは宮

城沖の海溝付近に位置しており、最大すべり量は海溝付近で約 60 m となった。粘弾

性と弾性の両方の応答関数を用いたもので同様な結果が得られた（図３－９－①−３）。

余効すべりの時空間分布は、粘弾性を考慮する場合としない場合では大きな違いが生

じた。余効すべりの大きさは粘弾性を考慮した解析の場合は地震後 2.5 年間で最大で

２m に達し、粘弾性を考慮しない場合では最大で４m に達した。また、余効すべりの

分布は粘弾性を考慮しない場合にくらべ、福島沖の余効すべりは顕著に小さくなって

おり、海底地殻変動観測によって観測された、「宮城沖１」の西向きの変動も粘弾性

応答で説明可能であった。この事から上部マントルの粘弾性応答に起因する地殻変動

の影響は大きく、逆解析にて考慮する必要がある。 粘弾性を考慮した余効すべりの領

域は地震時の破壊領域とは相補的な関係があり、過去のプレート境界での大地震の破

壊領域とも相補的な関係がある。なお、プレート境界で発生した地震の分布と余効す

べりの分布を比較すると、余効すべりが発生している周りで地震が発生していると考

えられる。 
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図３－９－①−３ (a)地震時のすべり分布、(b-f)半年毎の余効すべりの積算分布。  

 

2)地殻変動データの整備  

a) 西南日本 

 プレート間カップリングの時空間変化の推定手法の高度化の為に、３次元有限要素

法を用いた日本列島の地下構造のモデル化を行った。この有限要素法によるモデル化

により不均質構造を考慮した Green 関数を生成することができる。現時点では、この

有限要素メッシュは地形（SRTM30+: Becker et al., 2009）、フィリピン海プレート形

状、太平洋プレート形状、モホ面形状、球面の形状の考慮を予定している。これらを

考慮した有限要素メッシュは 100 万から 500 万要素程度の規模を想定している。これ
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は、スーパーコンピュータを用いることなく、境界条件など柔軟に変更し、実用的な

時間で繰り返し計算できる規模である事から設定した。  

 現時点では、Cubit ver 13 を用いて、地形、フィリピン海プレート形状、太平洋プ

レート形状および、モホ面形状のボリュームモデルの作成が完了している（図３−９−

①−４）。また、作成したボリュームモデルを 27 分木メッシュにより部分的に密なメッ

シュを作成するなど、Green 関数の生成に最適なメッシュのバランスを模索している

状況である。図３−９−①−５は有限要素メッシュの一例であり、今後、球面の形状の導

入やメッシュサイズと密度の最適化を進める予定である。  

 

 

図３−９−①−４ Cubit ver 13 によって生成したボリュームモデルを作成した。日本列

島を南東方向から見た鳥瞰図である。  

 

 

図３−９−①−５ Cubit ver 13 によって作成した有限要素メッシュの一例。プレート

境界面のメッシュサイズは３km 程度で構成しており、27 分木メッシュにより部分的

に密なメッシュを実現している。  

 

 

 

b) 南西諸島 

 南西諸島は海溝軸に対して平行して配列しているため、海溝軸に対して直交する方
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向の地殻変動の観測は難しい。しかしながら、横当島･奄美諸島･喜界島近辺は海溝軸

に対して直交する唯一 100km を越える観測測線を配置できる場所であることから、

2013 年９月に横当島（無人島）に新たに GNSS 観測点を設置することで、奄美諸島

近辺の海溝軸に対して直交する方向に対しての地殻変動を明らかにすることを試みる。

2014 年６月に横当島の１回目のデータ回収を実施した。複数の大型台風がこの地域を

襲ったにもかかわらず、データの欠測はほとんどなかった。横当島は直径１km に満

たない小さな火山島であるにも関わらず標高は 259 mと 494 mの２つの火山を有して

おり、急峻な地形で構成されている。このことから、GNSS 観測点は山の陰になって

いる部分もあり、回収したデータを解析した結果、GNSS 衛星が４〜５つしか補足で

きていない時間帯はかなり多い。このような不利な観測条件であるが、データの解析

を実施したところ、横当島と奄美大島は年間３mm/yr 程度の収縮が認められた。しか

しながら、観測期間が短いため年周変化である可能性も否定できない。これらを明ら

かにするためには今後も継続して観測を続ける必要がある。  

 

図３−９−①−６ 横当島(ykat)・奄美大島・喜界島近辺の GNSS 観測点の配置図を示す。

各 GNSS 観測点を結ぶ線は図３−９−①−７に示される基線長変化の GNSS 観測点の組

み合わせに対応している。  
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図３−９−①−７ 横当島･奄美諸島･喜界島近辺の GNSS 観測点間の基線長変化。それ

ぞれの GNSS 観測点配置は図３−９−①−６に示してある。  

 

 

一方、喜界島の上下変動は奄美大島に対して約２mm/yr の速度で高速隆起しており、

地質学的に求められている隆起速度とほぼ一致する。この喜界島は傾動しながら隆起

していることが地質学的手法により指摘されており、長期的な傾動の傾向は海溝軸側

が上がる傾向であり地震間でどのような傾動をしているのかを把握することは、プレ

ート間のカップリングを調べる上でも重要である。そこで、我々は喜界島内の水準測

量を実施し、1997 年９月に国土地理院によって測量された２等水準路線を 2014 年４

月に再測量することで、喜界島内の上下変動パターンを明らかにした（図３－９－①−

８）。この測量により、約１mm/yr の速度で海溝軸側が沈降している事が明らかにな

った。この分布は地質学的手法によって求められた長期的な傾動の傾向とは正反対の

方向を示しており、これらのモデル化が今後の課題である。  
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図３－９－①−８ 1997 年９月と 2014年４月に実施された水準測量結果による喜界島

の地殻変動の上下変動。  

 

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

1) 東北地方太平洋沖地震の余効変動解析  

 GEONETおよび海底地殻変動観測にて観測された 2011年東北沖地震の余効変動か

ら、３次元構造を考慮した上でのアセノスフェアの粘弾性応答を考慮して余効すべり

の時空間分布を求めた。その結果、粘弾性応答を考慮する場合としない場合では余効

すべりの時空間分布に大きな違いが確認できた。また、海底地殻変動観測によって、

観測された西向きの海底地殻変動も説明可能である。今後は注意深く、余効すべりの

推移の時空間分布を把握し、プレート境界面の摩擦特性などについて言及してゆく必

要がある。  

 

2) 地殻変動データの整備  

a) 西南日本 

 プレート間カップリングの時空間変化を推定する手法の高度化を行うために、有限

要素法による Green関数の生成を試みた。そのため、本年度は有限要素法による Green

関数を生成するために、地表、フィリピン海プレート形状、太平洋プレート形状を考

慮したソリッドモデルを生成した。ソリッドモデルから生成される有限要素メッシュ

は 100 万から 500 万要素程度を想定しており、そのためには有限要素メッシュの最適

化が必要である。  

b) 南西諸島 



307 

 

 喜界島内での水準測量を実施し、喜界島内の傾動速度及び方向を測量した。その結

果、地質学的な研究から求められている長期的な傾動方向は海溝軸とは反対方向であ

ったが、水準測量により測量された傾動方向は海溝軸方向であった。水準測量で測量

された傾動方向はプレート間のカップリングを示唆しており、今後、定量的な評価を

実施し、長期的な地殻変動と地震間の地殻変動を説明するモデルの構築が必要である。 

 

(e) 引用文献  

Becker, J. J., D. T. Sandwell, W. H. F. Smith, J. Braud, B. Binder, J. Depner, D. Fabre, J. 

Factor, S. Ingalls, S-H. Kim, R. Ladner, K. Marks, S. Nelson, A. Pharaoh, R. Trimmer, J. Von 

Rosenberg, G. Wallace, P. Weatherall., Global Bathymetry and Elevation Data at 30 Arc 

Seconds Resolution: SRTM30_PLUS, Marine Geodesy, 32:4, 355-371, 2009. 

 

②東北地方太平洋沖地震前後の地殻活動の特徴抽出  

 

(a) 業務の要約  

  東北地方の海陸地殻変動観測・地震データを用いて、2011 年東北地方太平洋沖地震

の発生以前および以降に発生したプレート間固着強度の時空間ゆらぎの予測実験を継

続して進めた。今年度は昨年度に引き続き、過去の地震やゆっくりすべりの観測データ

の整理を進めた。その結果、2011 年東北地方太平洋沖地震前後のプレート境界におけ

る小地震の時空間変化を詳細に明らかにした。特に 2011 年東北地方太平洋沖地震後は

プレート境界地震、海溝軸近傍の太平洋プレート内の正断層型地震、海岸線近傍の太平

洋プレート内の逆断層型地震、上盤プレート内の正断層型地震などの各断層タイプの地

震が領域毎に棲み分けて発生している傾向を見出した。また、2011 年３月９日に発生

した 2011 年東北地方太平洋沖地震前の最大前震について、その地震後余効変動の解析

をより詳細に進め、最大前震以降、前震の最大余震  (M6.5) が発生するまでの前半部で

は、最大前震の地震時すべりと東北沖地震の震源の間の領域  (南側) にそのすべりが推

定される一方、M6.5 最大余震後の後半部においては、最大前震の地震時すべりよりも

プレート境界浅部側にそのすべりが集中していることを見出した。さらに同地域で過去

に発生した 1989 年、1992 年の三陸沖地震について、伸縮計記録および体積ひずみ計記

録を精査し、その地震後余効変動が比較的短い時間に大きなモーメント解放をしたこと

を見出した。また本サブテーマに参加する研究者間で観測データを共有するための

VPN を用いたサーバ構築を引き続き進めた。さらにゆっくりすべりの観測事例や発生

機構に関する海外の研究動向の情報収集を行った。  

 

(b) 業務の実施方法  

2011 年東北地方太平洋沖地震直後からの余効変動を含む地殻変動現象の整理として、東北

沖地震後の地震活動の特徴、およびその時間変化の調査を行った。また東北沖地震震源域付近

で発生したプレート境界型地震の余効すべりの特徴把握を観測データの再解析を含めて実施

することで、本震に至る過程の理解の高度化を図った。また、得られた観測データをどのよう
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にシミュレーションデータベースと比較するのが適当かの検討を進めた。さらに本サブテーマ

実施担当間でのデータ流通の高度化をデータサーバの整備を行うことで進めた。 

また米国地球物理学連合秋季大会等への参加により、ゆっくりすべりの観測事例や発生機

構に関する海外の研究動向の情報収集を実施した。 

 

(c) 業務の成果  

1) 東北沖地震前後のメカニズムタイプごとの地震分布の推定  

本研究では、これまで素性の良く知られていなかった沖合の小地震の発震機構を推

定するために、既に発震機構が分かっている地震をテンプレートとして用いた波形相

関による分類手法を開発した。メカニズム解の違いと波形の相互相関係数の間に相関

関係を見出し、これを利用して、発震機構が似ている地震を抽出するための相互相関

係数のしきい値を設定した。これを発震機構が未知の地震に対して適用した。  

解析の結果、新たに 8,655 個の地震のタイプを同定することに成功し、これまで知

られていたものと合わせておよそ２倍の地震についてその断層タイプを知ることがで

きるようになった。新たに得られた逆断層型地震は 6,046 個 (うち低角逆断層型を示す

プレート境界地震が 5,302 個)，正断層型地震は 1,232 個、横ずれ型地震は 616 個、い

ずれにも該当しない地震は 761 個である（図３−９−②−１、図３−９−②−２）。  

  これらの地震について先行研究を基にした三次元速度構造を構築して、相対震源決

定を行った結果、海溝軸近傍の太平洋プレート内に正断層型地震、海岸線近傍の太平

洋プレート内に逆断層型地震、上盤プレート内に正断層型地震が分布し、全体的に各

断層タイプの地震が領域毎に棲み分けて発生している傾向が見えた。この傾向は東北

地方太平洋沖地震後の宮城県沖の地震で特に顕著であった。また、時空間分布の大き

な特徴としては、2011 年東北地方太平洋沖地震後には本震の大すべり域内では小地震

まで含めプレート境界地震の発生が大きく減少したことが挙げられる（図３−９−②−

３）。  

また、プレート境界地震活動度の増加は、プレート境界における非地震性すべりの

発生に起因していると考えると、地震活動度の増加域はおおむね余効すべり発生域と

等価と考えることができる。これらから東北地方太平洋沖地震の余効すべり域を推定

すると、その北端は 1994 年三陸はるか沖地震の震源域、南端は関東地方下まで及んで

いることが示唆される結果となった（図３－９－②－３）。さらに宮城県沖の海溝軸近

傍の太平洋プレート内や陸に近い上盤プレート内部で正断層型地震が顕著に増加して

いるなど、プレート境界地震以外の地震にもいくつかの特徴が見られ、その多くが本

震による応力変化で説明できることが分かった。  

 

2) 東北沖地震の前震による余効滑りの時空間発展の抽出  

  2011 年３月９日に発生した東北沖地震の最大前震  (M7.3 三陸沖地震)の余効変動の

時空間発展を明らかにした。平成 25 年度においては、海陸測地観測データを用いて、

同前震後から東北沖地震に至るまでの余効すべりのすべり分布を求めた  (Ohta et al.、 

2012) が、平成 26 年度では、その余効すべりの時空間発展を推定した．具体的には、
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海底水圧計および陸上 GNSS 観測点のデータを、最大前震から最大前震後の最大余震  

(M6.5) までとそれ以降で分割し、それぞれのタイムウィンドウにおける余効すべり分

布を推定した。さらに海底水圧計データのノイズレベルをより低減させるために、こ

れまでの潮汐および全球客観解析による非潮汐海洋変動成分の除去に加え、主成分分

析に基づいて各海底水圧計データにおける共通誤差成分を抽出し、それを差し引いた  

(Hino et al., 2014)。推定された余効すべりは、M6.5 の最大余震が発生するまでの前半

においては、最大前震の地震時すべりと東北沖地震の震源の間の領域  (南側)に推定さ

れた。一方で M6.5 最大余震後の後半部においては、最大前震の地震時すべりよりも

プレート境界浅部側にそのすべりが集中していることが明らかになった  (図３−９−②

−４)。これらの結果は、最大前震後の余効すべりが地震後比較的早い段階で東北沖地

震の震源付近に到達し、さらに M6.5 の余震付近を境としてその余効すべりの空間パ

ターンが変化していたことを示唆するものである。  

 

3) 過去の三陸沖地震および 2011 年３月９日三陸沖地震後の余効変動の時定数の比較

研究  

2011 年３月９日に発生した三陸沖地震（東北沖地震の最大前震）の余効すべりは、

その継続時間と比較してモーメント解放量が大きく、ゆっくりすべりで一般的に成立

すると考えられているスケーリング則  (Ide et al., 2007)から外れるイベントであるこ

とが指摘されている(Ohta et al., 2012)。同スケーリング則と比較すると、2011 年三陸

沖地震以外にもスケーリング則と合致しない地震イベントが存在する。このうち、2011

年三陸沖地震と近接する領域で発生した 1989 年、1992 年三陸沖地震について、ひず

み計データを再解析することによって、その地震後余効変動の特徴を明らかにした。  

  具体的には、1989 年１月１日に発生した三陸沖地震  (MJMA7.1)と、1992 年７月 17

日に発生した三陸沖地震  (MJMA6.9) の地震後余効変動を同じ計測システムで記録し

ていた東北大学宮古観測点における石英管伸縮計記録を用いて、その余効変動の特徴

を抽出した。観測点分布を図３−９−②−５に示す。図３−９−②−６に宮古観測点におけ

る各イベント時における時系列を示す。当該観測点においては、伸縮計は４成分(EXT1: 

N78.38°E, EXT2: N157.48°E, EXT3: N78.47°E, EXT4: N168.60°E) あるが、平均的な

剪断ひずみとなるように変換を行ったものを使用した。得られた時系列に対して、す

べり速度・状態依存摩擦構成則に基づく対数関数  (u(t)=alog(1+t/t0)) を当てはめ、その

時定数をそれぞれの時系列において推定した。この時、2011 年イベントと比較を行う

ために、金華山における体積ひずみ計の記録に対しても同様の当てはめを行った。そ

の結果、いずれの地震においても１日以下の短い時定数  (1989 年：3.23 時間、1992 年：

1.33 時間、2011 年：4.80 時間) が得られ、これらの余効変動では比較的短い時間に大

きな地震後モーメント解放があったことが明らかになった。また、2011 年イベント発

生から東北沖本震が発生するまでの時間は 51 時間であったが、同時間において観測さ

れたひずみ変化と、地震時に観測されたステップの比  (Mpost/Mcoseicmic)を見ると、1992

年イベントでは地震発生後 51 時間で、本震において観測された量の 150%の余効変動

が観測されたことが明らかになった。他の２イベントも 30%程度と比較的大きな値を
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示すことが分かった。ここで挙げた３イベントは、いずれもプレート境界やや浅部  

(20km 前後) で発生したものであるが、小繰り返し地震の解析においても、当該地域

では他の領域と比較して、地震後の余効すべりの時定数が短い傾向  (Uchida et al., 

2004) が見られ、三陸沖の比較的プレート境界の浅い側におけるプレート境界の摩擦

特性等の地域的な特徴を見ている可能性があることが明らかになった。  

 

 

図３−９−②−１ 1984 年以降 2011 年東北地方太平洋沖地震発生前の日本海溝沿いにお

ける発震機構の空間分布（中村 , 2013）。青：プレート境界地震、紫：フィリピン海プ

レートを下盤とするプレート境界地震、緑：正断層型地震、赤：プレート境界型以外

の逆断層型地震、灰：横ずれ型地震を表す。 
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図３−９−②−２ 2011 年東北地方太平洋沖地震発生後、2012 年 12 月までの日本海溝沿

いにおける発震機構の空間分布（中村 , 2013）。 
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図３−９−②−３ 2011年東北地方太平洋沖地震前後のプレート境界地震の発生レートの

比（中村, 2013）。発生レート比が２となるところに黄線を引いた。水色線は Kato and 

Igarashi [2012] による余震活動から推定した東北地方太平洋沖地震の地震時すべり領

域を表す。  
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図３−９−②−４  2011 年３月９日三陸沖地震  (2011 年東北地方太平洋沖地震の最大前

震) の地震時すべりおよび地震後余効すべり分布。灰色で塗りつぶしたコンターが地

震時すべりを示し、薄青色で塗りつぶしたコンターが前震発生から、前震の最大余震

である M6.5 の地震までの余効すべり、桃色コンターが M6.5 の余震から東北地方太平

洋沖地震本震までの余効すべりを示す。青色コンターは海陸測地データから推定され

た東北地方太平洋沖地震時の地震時すべり分布  (Iinuma et al., 2012)。 色付きの丸印は

前震から本震の間の余震活動を、前震からの経過時間で色付けして示す。  

 

 

図３−９−②−５ 1989 年、1992 年、および 2011 年の各三陸沖地震の震央位置を示す。

陸上の丸印は解析に用いた宮古観測点(４成分伸縮計)および金華山観測点(体積ひずみ

計)の位置を示す。図中の破線コンターは 2011 年三陸沖地震の地震時すべり分布  (Ohta 

et al., 2012)を、実線コンターは 2011 年東北地方太平洋沖地震の地震時すべり分布  

(Iinuma et al., 2012)をそれぞれ示す。  
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図３−９−②−６ 1989 年、1992 年、2011 年の各三陸沖イベントにおける地震後余効変

動時系列を示す。各時系列にはすべり速度・状態依存摩擦構成則に基づく対数関数を

当てはめ、得られた時定数(t0)およびその推定誤差を図中の表に示した。また地震発生

から 51 時間後時点におけるひずみ量と地震時に観測されたひずみ量の比も同表中に

示す。  

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

平成 26 年度は、東北地方の海陸地殻変動観測・地震データを用いて、2011 年東北地

方太平洋沖の発生以前および以降に発生したプレート間固着強度の時空間ゆらぎの予

測実験を継続して進めた。 2011 年東北地方太平洋沖地震前後のプレート境界における

小地震の時空間変化を詳細に明らかにした。また、2011 年３月９日に発生した 2011 年

東北地方太平洋沖地震前の最大前震について、その地震後余効変動の解析をより詳細に

進め、最大前震の最大余震前後でその余効すべりパターンが変化したことを明らかにし

た。さらに同地域で過去に発生した 1989 年、1992 年の三陸沖地震について、伸縮計記

録および体積ひずみ計記録を精査し、その地震後余効すべりが比較的短い時間に大きな

モーメント解放をしたことを見出した。  

  このように東北地方太平洋沖地震前後のプレート間固着強度の時空間ゆらぎ等に関

する諸情報の整理は進みつつあり、今後も継続して諸情報の精緻な分析を継続する。一

方で 2011 年東北地方太平洋沖地震に伴って、東北地方等の内陸では誘発地震等が発生

している。プレート境界型地震発生後の内陸における地殻応答を知ることは、両者の相

互作用を理解する上で極めて重要な課題である。こうした相互作用を考えることは、将

来発生が予測されている南海トラフにおける巨大地震後の内陸における地震発生ポテ

ンシャルを評価する上でも極めて重要であり、次年度以降、解析を進める必要があると

考える。  
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③予測システムの検証・予測試行実験  

 

(a) 業務の要約  

豊後水道スロースリップイベントや 2011 年東北地方太平洋沖地震前後のゆっくり

すべりに対する予測の試行実験に向けて、観測データのモニタリングと、シミュレー

ションデータベースの源となるモデルの構築を行った。モデル構築は、シミュレーシ

ョンによるこれらの現象の再現性や、予測精度向上のための課題を把握するために、

地震発生サイクルの数値シミュレーションを行った。南海トラフ地域で用いているも

のと同様の仮定に基づくモデルを用いて、日本海溝地域において昨年度に引き続きモ

デルの改良を行い、2011 年東北地方太平洋沖地震前後の観測を、定量的に再現できる

ことが分かった。両地域のモデルにおける課題も明確になった。さらに、1854 年安政

東海地震による駿河湾沿岸の地殻変動について既存研究を基にコンパイルした。この

ような過去の地震の地殻変動と比較するために、動的地震発生シミュレーション手法

の高度化を行った。さらに、国内外の学会に参加し、2011 年東北地方太平洋沖地震前

後の地殻変動やゆっくりすべりの観測事例、発生機構に関する海外の研究動向の情報

収集を行った。  
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(b) 業務の実施方法  

1) 地殻変動観測データベースのモニタリング  

昨年度構築した観測データベースを引き続き最新データを加えて更新し、GEONET

の地殻変動データの整理と可視化によるモニタリングを行う。  

 

2) 日本海溝地域の地震発生サイクルシミュレーション  

地球シミュレータを用いた地震発生サイクルのフォワード計算を行い、プレート間

固着強度の時空間ゆらぎの同化の模擬テストを行うために必要な、シミュレーション

データベースを構築する。フォワード計算では、プレート境界で発生する地震の繰り

返しを、プレート相対運動からのずれの蓄積と解放過程としてモデル化する  (e.g., 

Rice, 1993)。準動的仮定に基づくプレートの相対運動に起因するすべりによって生じ

るせん断応力と、強度の変化に伴うすべりの時空間変化を計算する。プレート境界面

の摩擦は、すべり速度・状態依存摩擦則(Dieterich, 1979)に従うと仮定し、断層の構成

則は Nakatani (2001)に従うと仮定した。強度の時間発展則には、slowness (aging) law 

(Dieterich, 1979; Ruina, 1983)を用いた。地震波の放射によるエネルギーの減衰を準動的

に近似する項（ダンピング係数）は、これまでよりも約３分の１小さい値を仮定した  

(Thomas et al., 2014)。摩擦パラメタ A(=aσ)、 B(=bσ)、 L（特徴的すべり量）につい

て様々な空間分布を仮定して、フォワード計算を行った。モデル領域は、2011 年東北

地方太平洋沖地震前後を対象とした日本海溝地域（宮城県沖－茨城県沖）である。  

   

  3) 1854 年安政東海地震による駿河湾沿岸の地殻変動  

      過去の史料や既存研究を基にコンパイルする。 

 

(c) 業務の成果  

1) 地殻変動観測データベースのモニタリング  

昨年度構築した地殻変動観測データベースのモニタリングを継続し、豊後水道スロ

ースリップイベントが発生したことを早い段階で確認できた（図３－９－③－１）。  
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図３－９－③－１ 豊後水道周辺の GEONET 御荘観測点における上下動・東西・南北

成分。2014 年の夏ごろから、それまでと反対方向（2003 年や 2010 年スロースリップイ

ベント発生時と同じ方向）の変動が確認できる。  

 

  2) 日本海溝地域の地震発生サイクルシミュレーション  

日本海溝地域について、図３－９－③－２に示した摩擦パラメタ分布を仮定して計

算を行ったところ、M９地震（本震）の 5.6 年前に宮城県沖地震（Mw7.2）が発生し、

その後浅部でスロースリップイベントが発生し、そのすべりが伝播して、本震の 51

日前に Mw7.4 の地震（前震）が発生した。さらに、その余効すべりが伝播し、Mw9.1

の地震（本震）をトリガーする、というシナリオが得られた（図３－９－③－３）。ダ

ンピング係数をこれまでよりも小さくすることで、本震時の破壊伝播の速度が速くな

り、本震時のすべりが宮城県沖深部へ伝播するのに要する時間が短くなり、より観測

値に近づいた（図３－９－③－４）。このシナリオは、本震前の宮城県沖地震の繰り返

し、本震の規模や再来間隔、本震時の宮城県沖での挙動、宮城県沖深部における余効

すべり量に関しては観測された事象を定量的に再現していると言える。しかし、スロ

ースリップイベントの継続期間やすべり域、および前震と本震との時間差については、

観測値との差がまだ大きい。また、茨城県沖浅部（モデル南東端）での余効すべり量

がかなり大きくなっており、観測と矛盾する。これは、茨城県沖や福島県沖で繰り返

す M７前後の地震をモデルに入れていないためであると思われる。このシナリオでは、

M９地震発生後、これまでの宮城県沖地震の繰り返し間隔よりも短い間隔で、次の宮

城県沖地震が発生していた。さらに、複数のパラメタセットで同程度の再現性を示す

シナリオが得られ、そのすべてで、本震後の宮城県沖地震発生に関して同様の傾向を

示していた。  

 

 



318 

 

 

図３－９－③－２ 日本海溝地域のモデルで仮定した摩擦パラメタ分布。橙の星は

2011 年東北地方太平洋沖地震の震央を示す。  

 

 

図３－９－③－３ すべり速度分布のスナップショット。  

 

 

図３－９－③－４ (a)累積すべりの時間変化。(b)本震時のすべり速度と累積すべりの

時間変化。  
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 3)1854 年安政東海地震による駿河湾沿岸の地殻変動  

歴代の東海・東南海地震の中でも、1854 年安政東海地震は駿河湾奥まで破壊したこ

とが知られている（Ishibashi, 1981; 相田, 1981）。同地震により駿河湾西岸が隆起し

たことが主な論拠となっている。例えば、明治 26 年～27 年（1893 年～1894 年）に静

岡県知事が東京大学総長宛に回答した安政東海地震の通信調査の報告書（羽鳥 , 1976）

に記録された、地震により海底が浅くなって船が入港できない、などといった海面を基

準にした描写により、駿河湾西岸で 0.9 m～３ m 程度の隆起があったことが推定され

ている（石橋 , 1984）。 

 ところで、駿河湾奥以北には富士川河口断層帯が存在し、安政東海地震時において同

断層帯が活動したことが指摘されている（羽田野 , 1977）。その理由の一つとして、静

岡市清水区の蒲原地震山や富士市の松岡地震山（図３－９－③－５）が挙げられる（た

とえば，大森, 1920; 羽田野 , 1977）。これらの地域は陸域のため、海面に対する相対変

動を用いた隆起量推定ができないが、蒲原地震山では周囲に比べ２～３ m 地盤が高ま

っている（恒石・塩坂 , 1981）。 

ただし、『新収日本地震史料第５巻別巻５―１』（東京大学地震研究所 , 1987）に所収

された『富士市史 上』の中にある『乍恐以書付奉歎願上候』には「川ヨリ西側ハ木嶋

村下ヨリ蒲原前迄惣テ高ク相成」という記録が残されている。恒石・塩坂（1981）が

指摘したように、安政東海地震による隆起は地震山に代表される限定的な変形というよ

りはむしろ比較的広範囲で隆起が生じたと推定される。 
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図３－９－③－５ 羽田野（1977）および恒石・塩坂（1981）を基にした蒲原地震山、

松岡地震山、および木島の位置図。産業技術総合研究所活断層データベース（基図は地

理院地図）に加筆。  

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

地殻変動の観測データベースをモニタリングし、豊後水道のスロースリップイベン

ト発生が現システムで確認できた。観測点同士の比較をしやすくするためにシステムの

改善が必要である。シミュレーションデータベース構築に向けて、日本海溝地域におい

て、地震発生サイクルの数値シミュレーションを行った。日本海溝地域については、2011

年東北地方太平洋沖地震の前後に観測された、宮城県沖地震発生から本震に至る過程が、

複数のパラメタセットで定量的に再現できた。その結果、次の宮城県沖地震が、これま

での再来間隔よりも短い間隔で起きる可能性を示唆していた。福島県沖・茨城県沖で発

生している M７前後の地震もモデルに入れて、余効すべり分布を観測に近づけること

が、予測精度の向上に向けた今後の課題である。また、観測に基づく知見と整合するモ

デルを得るために、パラメタ探索範囲を広げて、摩擦パラメタのチューニングを行うこ

とが必要である。1854 年安政東海地震については、過去の史料や富士川の洪水に関す

る記録を調査することで、隆起の範囲や隆起量をより具体的に推定できないか検討する

予定である。また、このような地殻変動量を再現するような震源断層モデルを検討する。 
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④余効すべり・過去のゆっくりすべり同化手法の開発  

 

(a) 業務の要約  

(1) 余効すべりのデータ同化手法の開発  

平成 25 年度に引き続き、Miyazaki et al.（2004）による 2003 年十勝沖地震の余効す

べり速度をデータとして、平成 25 年度に開発したアジョイント法により、余効すべり

域における摩擦パラメータ分布および初期値を推定し、速度・状態依存の摩擦則および

発展則としてスローネス則（Dieterich,1979）を仮定した場合の摩擦パラメータ、A-B、

A、L は 10kPa、10kPa、10mm のオーダー値を得た。  

 

(2) 粘弾性緩和を考慮した余効すべり推定手法の開発  

弾性応答のみならず粘弾性緩和を考慮した粘弾性すべり応答関数を用いた、地震時

すべりおよび余効すべりを推定する手法を開発し、2011 年東北地方太平洋沖地震時お
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よび地震後２年半の間に得られた海陸 GPS 時系列データに適用し、地震時および 2.5

年の間の余効すべりを推定した（Yamagiwa et al., 2015）。 

 

(3)  八重山スロースリップのデータ同化  

平成 25 年度に引き続き、南西諸島八重山地域で繰り返し発生しているスロースリッ

プ域での摩擦パラメータのデータ同化手法開発を行なった。今年度は、特に、アンサン

ブルカルマンフィルタを用いて逐次データ同化する手法の開発を行った。具体的には、

速度・状態依存の摩擦則に基づく、スロースリップ発生モデルから模擬すべり速度デー

タを作成し、摩擦パラメータの推定実験を行った。  

 

(4) GNSS(GPS)によるスロースリップイベント（SSE）検出手法の開発  

AIC を用いて GPS の時系列データのオフセットを自動検出し、スロースリップイベ

ント（SSE）を検出する手法（Nishimura et al., 2013）を用いて、南西諸島における短

期的 SSE の検出を行った（Nishimura, 2014）。  

 

(b) 業務の実施方法  

(1) 余効すべりのデータ同化手法の開発  

2003 年十勝沖地震の GPS 余効変動データから推定された震源周辺域における余効

すべり速度（Miyazaki et al., 2004）をデータとして、平成 25 年度に報告したアジョ

イント法によるデータ同化により、摩擦パラメータを推定した。その際、余効すべり

域の分割方法を少し変え、９領域に分割した(図３－９－④－１)。各領域では摩擦パ

ラメータが一定として、各領域における速度・状態依存の摩擦パラメータ A-B、A、L

を推定した。  

 

図３－９－④－１ 2003 年十勝沖地震余効すべり域の領域分割（１－９）。２つの灰色

の矩形領域は 2003 年十勝沖地震の地震時すべり域、および 2004 年釧路沖地震地震時
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すべり域を示す。星印は 2003 年十勝沖地震の震央を表す。  

 

(2) 粘弾性緩和を考慮した余効すべり推定手法の開発  

間隙流体の移動による変動を無視すると、地震時および地震後の余効変動は、地震

時すべりおよび余効すべりへの弾性応答に加え、地震時および余効すべりへの粘弾性緩

和により表される。地表ｘでの時刻 t における地震時・余効変動 i 成分ｄ iは、粘弾性

すべり応答関数と断層でのすべり速度の履歴積分  

( , ) ( , ) v ( , )
t

i ij j
F

d t G t d d  


   x x ς ς ς                （１） 

の形で表される（例えば、Fukahata and Matsu’ura（2006））。ここで、Gijは震源域 ς  に

おけるｊ方向の単位すべりによる地表ｘでの変位 i 成分を表し、すべり応答関数と呼

ばれる。また vjは震源域
ςにおけるすべり速度の j 成分、F は震源域にわたる積分領

域を表す。この震源領域 F を小断層に分割、式（１）の面積分を離散化し、各小断層

域での地震時および余効すべりを地表地殻変動データから最小二乗法を用いて推定す

る。この際、空間的滑らかさを導入して、ABIC を用いて安定した解を得る、粘弾性

緩和を考慮した地震時すべりおよび余効すべりの推定手法の開発を行なった。多くの

解析では、余効変動から地震時すべりによる粘弾性緩和を差し引き、弾性解析を行っ

て余効すべりを求めているが、本解析では式（１）に従う観測方程式を用い、余効す

べりによる粘弾性緩和も考慮されているのが特徴である。  

粘弾性すべり応答関数は、弾性・マックスウェル粘弾性の２成層構造モデルを仮定

し、Fukahata and Matsu’ura（2006）のコードにより計算を行った。この際、弾性層は

厚さ 50km、剛性率 30GPa、粘弾性層の剛性率 90GPa、粘性率 9.0x1018Pa･s の値を

用いている。データは、陸域 GPS 観測および海域における GPS/音響観測により得ら

れた、地震時変位と 2011 年３月 30 日～2013 年９月 10 日までの地震後 2.5 年間の時

系列データである。図３－９－④－２に余効変動データ（水平・上下動）分布を示す。

陸域では地震時変動と同じ東向きの変動が見られるのに対し、大きな地震時すべりが

観測された直上の海域 GPS/音響観測点 KAMS、MYGI では逆の西向き余効変動が見

られる。  
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図３－９－④－２ 陸域 GPS 観測、海域 GPS/音響観測により得られた 2011 年３月

30 日～2013 年９月 10 日までの余効変動分布。左図は水平、右図は上下変動を示す。

黒いベクトルは観測値、赤いベクトルは、推定されたモデルでの計算値を示す。KAMN

～CHOS は海域における観測点名を表す。  

 

(3) 八重山スロースリップのデータ同化  

まず、平成 25 年度に作成した、摩擦パラメータモデル（図３－９－④－３左図：

100x80km の矩形領域で、摩擦パラメータ A=50kPa、L=2.5mm とし、その中の半径

約 30km の円形パッチの内部で B=57.5KPa とし、A-B<0 の速度弱化摩擦特性で条件

付安定すべり特性を与え、外側は B=44kPa とし速度強化摩擦特性とした）、観測され

ているように約半年で繰り返しているスロースリップ（図３－９－④－３右図）を計

算し、模擬観測データを作成した。具体的には、この摩擦パラメータおよびある状態

変数およびすべり速度の初期値から計算されるモデル領域内の各セル内でのすべり速

度に１％の誤差を加え模擬観測値時系列とした。この模擬観測値をデータとして、逐

次データ同化手法の一つであるアンサンブルカルマンフィルタ（例えば、中村（2011）

参照）により、摩擦パラメータおよび初期値が設定した値に求まるかどうか検討した。  
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図３－９－④－３ 八重山スロースリップの摩擦モデル（左図）と計算された断層中

心での変位の時間変動（右図）。右図で赤は速度弱化（A-B<0）、青は速度強化（A-B>0）

域を表す。矩形領域は 100x80km のサイズ、各小断層セルは 2x2km のサイズを持つ。  

 

(4) GNSS(GPS)によるスロースリップイベント（SSE）検出手法の開発  

AIC を用いて GPS の時系列データのオフセットを自動検出し、スロースリップイベ

ント（SSE）を検出する手法（Nishimura et al., 2013）を用いて、南西諸島に展開さ

れている GPS観測点で期間 1997年１月～2013年 11月の間に得られたデータを解析

して、短期的 SSE の検出を試みた。  

 

(c) 業務の成果  

(1) 余効すべりのデータ同化手法の開発  

   図３－９－④－４に地震後３日毎の断層域での余効すべりの時間発展を比較して

示す。上図は、Miyazaki et al.（2004）により推定された余効すべり速度分布を示し、

本研究で観測値としたものである。中図は、アジョイント法で推定するとき、ある程

度真値に近い適当な初期値および摩擦パラメータ値（これを背景値と呼ぶ）を必要と

し、フォーワード計算で予め見当をつけておく必要があり、下図のアジョイント法で

求める際に用いた初期値および背景値により求められた余効すべりの時間発展を示す。

やや上図と異なっている。下図は、中図での初期値および背景値を用いて、アジョイ

ント法により推定された初期値および摩擦パラメータで計算される余効すべりで上図

に近づいていることが分かる。  

   上に述べたように、アジョイント法ではある初期値および背景値を元に時間発展さ

せてデータと比較して、最初に用いた初期値と背景値を更新する手法であるが、パラ

メーラ推定の解像度を図る目安がない。そこで、図３－９－④－５に A-B、A、L の３

つの摩擦パラメータのうち２つを求めた値に固定し、一つのパラメータを動かしたと

きに、最小化すべきコスト関数がどのように変動するかを表した図を示す。A-B、A、

L の値は およそ、10kPa、10kPa、10mm のオーダーの値にあることが分かる。  
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図３－９－④－４ 地震後３日間毎の余効すべりの時間発展の比較。上図：観測値

（Miyazaki et al.（2004）による）。中図：ある初期値および背景値を用いた場合の余効

すべり。下図：中図の初期値および背景値からアジョイント法を用いて推定した初期

値および摩擦パラメータによる余効すべり。  

 

 

図３－９－④－５ 領域１－９の摩擦パラメータ A-B、A、Lのうち２つを求めた推定

値に固定して一つのパラメータを変えたときに最小化するコスト関数の値の変動を表

す図。星印の位置は各色に対応する領域の摩擦パラメータについてコスト関数が最小

値となる推定値を示す。  
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(2) 粘弾性緩和を考慮した余効すべり推定手法の開発  

図３－９－④－６に、推定された地震時すべりおよび地震後 2.5 年間の余効すべり

分布を示す。余効すべりは地震時すべりの大きな領域の周辺で発生しており、相補的

な分布となっている。図３－９－④－６のすべりは逆断層成分を正で表しており、余

効すべりは地震時すべりと同じ逆断層すべりを示している。粘弾性緩和による変動を

理解するために、図３－９－④－７に海底観測点 MYGI、MYGW を通る東西断面にお

ける地震時変動および地震後 2.5 年間における余効変動を示す。このように、地震時

変動により粘弾性層に大きな下向きおよび西向き変動が生じ、MYGW 観測点では西向

き変動をしていることが分かる。  

 

図３－９－④－６ 2011年３月 11日に発生した東北地方太平洋沖地震(Mw9.0)の推定

した地震時すべり（左図）と 2011 年３月 30 日～2013 年９月 10 日の間の推定余効す

べり分布（右図）（Yamagiwa et al., 2015）。青丸印は、海底 GPS/音響観測点を、コンタ

ーは沈む込む太平洋プレート境界面深さを表している。  

 

図３－９－④－７ MYGI、MYGW を通る東西断面における地震時（青ベクトル）お

よび 2.5 年間の余効変動（赤ベクトル）分布。曲線は太平洋プレート境界面、緑は地

震時すべりの大きな領域を表す。  
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(3) 八重山スロースリップのデータ同化  

  表３－９－④－１に、内外の A、B、Lの背景値、真値、アンサンブルカルマンフィ

ルタで推定された値を示す。図３－９－④－８上図には、時間ステップ毎に更新され

ていく、内外の摩擦パラメータ解析値の変動を示す。図３－９－④－８下図には、モ

デル中心におけるすべり速度の時系列で、24 時間毎にデータとした観測値（緑点）と

更新解析値（赤線）を示す。スロースリップのすべり速度が速くなり始めるタイミン

グ以降で、摩擦パラメータが大きく更新されていく様子が見える。  

 

表３－９－④－１ 摩擦パラメータ値  

 背景値  真値  解析値  

A(kPa) 52.0 50.0 50.1 

B(kPa)(外) 40.0 44.0 41.3 

B(kPa)(内) 60.0 57.5 58.8 

L(mm) 3.0 2.5 2.71 

 

 

図３－９－④－８ 上図：内外の摩擦パラメータ A、B、L時間ステップ毎に更新され

る時系列。実線が更新値、点線はモデルで与えた値（真値）を示す。下図：モデル中

心におけるすべり速度の時系列。緑点は、24 時間毎にデータとした観測値、赤線は、

更新解析値を示す。  

 

(4) GNSS(GPS)によるスロースリップイベント（SSE）検出手法の開発  

GPS データの解析により、琉球海溝に沿う南西諸島域では、約 17 年間（1997 年１

月～2013年 11月）にマグニチュード 5.6～6.8の SSEがおよそ 93～130個検出された。
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図３－９－④－９に、検出された短期的 SSE 断層モデル、累積すべり量、SSE 数を示

す。検出された SSE は様々な繰り返し間隔、マグニチュード、継続時間を持ち、低周

波地震や、低周波微動を伴わないのが特徴と言える。SSE の分布および発生数は不均

質で、ほとんど深さ 10～60km で発生している。南海トラフ沿いでは深さ 20km以浅の

浅い SSE は全く検出されていないのに対し、琉球弧では SSE がしばしば浅い場所で検

出されている。これは、浅い部分の固着状態の違いを表していると考えられる。深さ

20～40km で発生する短期的 SSE は四国西部から豊後水道を経て九州中部まで発生し

ているが、九州―パラオ海嶺が沈み込む辺りで見られなくなる。この四国西部から九

州中部で発生する短期的 SSE は低周波地震や低周波微動を伴うが、これは琉球弧とは

異なる特徴である。  

 

 

図３－９－④－９ 約 17 年間の間に南西諸島で検出された短期的 SSE 断層モデル

（Nishimura, 2014）。ハッチをつけた矩形領域は使用できるデータが少ないので解析領

域から外している。（A）推定した SSE の断層モデル 破線の矩形は推定断層（実線は

断層上端）を示し、緑色ベクトルは推定したすべりを示す。黄色領域は、過去および

将来発生する地震の震源域を示す。（B）短期的 SSE による累積すべり量 青線は 10cm

間隔での累積すべり量を表すコンターである。（C）短期的 SSE の検出数。  

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

(1) 余効すべりのデータ同化手法の開発  
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 2003 年十勝沖地震の余効変動観測データから断層域でのすべり速度を推定した余

効すべり速度（Miyazaki et al., 2004）を観測値データとして、速度・状態依存の摩

擦則に従う、余効すべりの時間発展を拘束条件に、アジョイント法により、領域分割

された各震源域における初期すべり速度・状態変数および摩擦パラメータ A-B、A、L

の値を推定した。  

これまでの双子実験から、摩擦パラメータの決定には、余効すべりデータに加速お

よび減速フェイズが含まれている必要があることが分かっているが、現状のデータで

は加速フェイズが含まれていないものが多い。地震直後のデータを含める工夫や、領

域を細分化して分解能を上げる工夫が必要であろう。  

 

(2) 粘弾性緩和を考慮した余効すべり推定手法の開発  

粘弾性緩和を考慮した、地震時および余効すべりを推定する手法を開発した。弾性・

粘弾性層から成る２成層構造モデルですべり応答関数を作成し、2011 年東北地方太平

洋沖地震(Mw9.0)の地震時および 2.5 年間の余効すべりの時間発展を推定した。推定

された地震時および余効すべり分布は相補的となり住み分けていることが分かった。  

現状では、地震時すべりは、地震時変位データのみを用いて推定しており、海域の

観測は地震後約 20 日になされており、海域における地震時変位データは外挿している。

式（１）に従って、地震時と余効すべりの同時推定を行う必要があろう。また、３次

元粘弾性構造モデルによるすべり応答関数を用いた逆解析を考える必要があろう。  

 

(3) 八重山スロースリップのデータ同化  

八重山スロースリップを再現する摩擦モデルを作成し、断層面上でのすべり発展を

計算しノイズを加えて、模擬すべり観測データを計算し、これをデータとして、逐次

データ同化の一手法であるアンサンブルカルマンフィルタを用いて、摩擦パラメータ

の推定実験を行った。スロースリップ発生時に摩擦パラメータ解析値の大きな更新が

なされることが分かった。まだ自由度が低いモデルであるが、多自由度のモデルを扱

えるように、階層型行列法の適用を図りサイクル計算の省メモリ化・高速化工夫が必

要であろう。  

 

(4) GNSS(GPS)によるスロースリップイベント（SSE）検出手法の開発  

GNSS（GPS）データの解析により、南西諸島における SSE の検出を行った。四国

西部から九州中部にかけての南海トラフ沿いでは深さ 20kmより浅部では SSEが発生

していないが、南西諸島では深さ 10～60km の範囲で発生していることが分かり、浅

部の固着状態に違いがあることが分かった。このように本手法は、南海トラフと琉球

海溝におけるプレートの固着状態および巨大地震発生の可能性を探る上で、非常に有

効な手法である。今後も継続して SSE 発生状態をモニタリングしていく必要がある。

高密度 GPS 観測網が必要であるが、今後は海外の沈み込み帯でのデータ解析が可能か

もしれない。  
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(3) 平成 27 年度業務計画案  

西南日本のプレート間カップリングの時空間変化を推定する手法の高度化のために、３

次元有限要素法を用いた Green 関数の構築を行う。この Green 関数を用いて、プレート間

カップリングの時空間変化を推定する。また、横当島での GNSS 観測を継続することで、

奄美大島近郊の海溝軸に直交する地殻変動プロファイルを明らかにし、水準測量の測量結

果を説明可能な地殻変動モデルを構築することで、奄美大島近郊のプレート間カップリン

グの推定を行う。  

平成 26年度に引き続き、東北地方の海陸地殻変動観測のデータを用いて、2011年東北地方太

平洋沖地震の発生前後に起こった、プレート間固着強度の時空間ゆらぎ（余効すべりを含むゆっ

くりすべりイベント、前震活動、余震活動）や内陸における地殻応答等に関する観測データの整

理を進める。さらに観測データをシミュレーションデータベースと比較し、データ同化実験に取

り込むための手法開発を継続する。さらに、ゆっくりすべりの観測事例や発生機構に関する海外

の研究動向の情報収集を実施する。 

引き続き、余効すべり・スロースリップのデータ同化手法開発を継続し、2003 年十勝

沖地震および 2011 年東北地方太平洋沖地震の余効すべりおよび八重山・豊後水道スロー

スリップをデータとして摩擦パラメータを推定する手法を開発する。 
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3.10   震源モデル構築・シナリオ研究 

 

(1) 業務の内容  

 

(a) 業務題目 「震源モデル構築・シナリオ研究」  

 

(b) 担当者  

所属機関  役職  氏名  

東京大学情報学環  

総合防災情報センター  

教授  

特任助教  

古村孝志  

原田智也  

東京大学地震研究所  

巨大地震津波災害予測研究センター  

准教授  市村強  

京都大学  

大学院理学研究科  

教授  平原和朗  

名古屋大学大学院  

環境学研究科  

准教授  橋本千尋  

独立行政法人防災科学技術研究所  総括主任研究員  福山英一  

独立行政法人海洋研究開発機構  主任研究員  堀高峰  

独立行政法人産業技術総合研究所  研究員  安藤亮輔  

京都大学  

防災研究所  

教授  

准教授  

助教  

岩田知孝  

関口春子  

浅野公之  

東北大学  

災害科学国際研究所  

教授  

助教  

今村文彦  

今井健太郎  

関西大学  

社会安全学部  

教授  高橋智幸  

 

(c) 業務の目的  

南海トラフの過去地震の震源再解析に加え、国内外を含む他の地震発生帯での巨

大地震の震源解析、並びに地震発生シミュレーションの結果等を参考にして、南海

トラフで発生する巨大地震の震源特性と連動様式の一般化（レシピ）を図る。また、

津波堆積物や津波石の移動を考慮した津波シミュレーション法を開発し、周辺諸国

を含めて古文書等の記録を集めることによりデータが少ない過去地震の震源過程

を評価する。  

強震動・津波シミュレーション法の大規模並列化を進め、高分解能・広帯域化す

るとともに、プレート詳細形状・物性モデルと高分解能地殻・堆積層モデルを結合

した高分解能地下構造モデルを構築して、巨大地震シナリオの高度なハザード評価

を行う。震源や地下構造モデルの不確定性と地震シナリオの不確実性（多様性）に

伴う短周期強震動と長周期地震動の予測のバラツキを適切に評価し、防災に資する
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ことのできる実用的なハザード評価を行う。南海トラフ地震と南西諸島海溝地震の

連動可能性や、相模トラフの地震や日本海溝の地震との最大連動の可能性、こうし

た地震津波による広域津波について評価も行う。  

 

(d) ８か年の年次実施業務の要約  

平成 25～26 年度:  

日本列島広域構造モデルを開発し、データに整合するようパラメータを推定

した。過去の地震とその後の粘弾性応答を考慮した応力・強度分布の推定手法

を構築した。津波に伴う土砂移動を評価できる津波浸水計算コードを開発した。

プレート形状と３次元地殻・堆積層構造モデルを整備して、近年の大地震の強

震動・長周期地震動生成メカニズムを検証するとともに、地震動・津波シミュ

レーションの高精度化・広帯域化を行った。  

平成 27～28 年度：  

広域構造モデルを大地震発生前後の内陸地震の活発化問題に適用する。高精

度化・広帯域化した強震動・津波シミュレーションと、震度・地殻変動・津波

データにより南海トラフの過去地震の震源過程を再評価するとともに、その結

果を考慮した応力・強度分布推定結果にもとづく地震発生サイクルシミュレー

ションを行い、連動の多様性を含む地震発生シナリオを提案する。上記結果等

を用いて南海トラフ地震の震源モデルのレシピ化を行い、平均及び最大クラス

の震源モデルを明確化する。トラフ軸付近での地震発生域調査観測研究の結果

を用いて、津波地震の発生と超巨大地震化可能性について、発生間隔（確率）

を含めた現実的なハザード評価を行う。  

平成 29～30 年度：  

南西諸島海溝から南海トラフまでの３次元プレートモデルを構築して日本

列島広域構造モデルを完成させるとともに、南西諸島海溝の巨大地震の震源モ

デルを構築する。また、本地域での観測データと強震動・津波シミュレーショ

ンに基づき地震津波ハザードを評価する。また、他課題の成果や本研究が提供

するシナリオに対するフィードバックに基づいて地震発生シナリオを改訂す

る。粘弾性を考慮した構造モデルでのデータ同化手法を開発する。  

平成 31～32 年度：  

本研究により整備された地下構造モデルとシナリオに基づき、南海トラフ地

震および西南諸島海溝地震による全国の地震津波ハザード評価を行う。南海ト

ラフ地震と相模トラフ、日本海溝の地震との巨大連動や、西南諸島海溝地震と

の巨大連動の可能性と、これによる強震動と津波のハザード評価を行う。  

 

(e) 平成 26 年度業務目的  

平成 25 年度に引き続き、日本列島広域構造モデルの開発を進め、データに整合する

ようパラメータを推定する。過去の地震とその後の粘弾性応答を考慮した応力・強度分

布の推定手法を構築する。津波に伴う土砂移動を評価できる津波浸水計算コードを継続
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開発する。プレート形状と３次元地殻・堆積層構造モデルを整備して、近年の大地震の

強震動・長周期地震動生成メカニズムを検証するとともに、地震動・津波シミュレーシ

ョンの高精度化と広帯域化に向けた、シミュレーションモデルの改良を行う。  

 

(2) 平成 26 年度成果  

 

①日本列島粘弾性モデル構築とその応用  

 

(a) 業務の要約  

 震源シナリオ研究の高度化へ向けて、以下の研究を行った。 i) 日本列島規模の大規

模地殻・マントル構造モデルにおける弾性・粘弾性応答を解析できるように、昨年度開

発した有限要素法コードを拡張した。ii) 既往研究成果を踏まえ、日本列島の３次元的

な不均質な地殻・マントル構造を考慮した日本列島広域 3 次元不均質構造 1 次モデル

を構築した。これらを用いて、沈み込み帯における巨大地震に対する広域 3 次元不均

質構造１次モデルの弾性・粘弾性地殻変動解析を行った。  

 

(b) 業務の実施方法  

  本年度の業務の成果を、(a) 業務の要約に示した 1)及び 2)にあわせて示す。  

  1) 大規模地殻・マントル構造モデルにおける弾性・粘弾性応答解析手法の構築  

 海溝型巨大地震の地震後地殻変動は、アセノスフェアの粘弾性緩和に大きく影響を

受けると考えられている。たとえば、東北地方太平洋沖地震後 3 年間の、本震震源域

における海底地殻変動の観測結果は、粘弾性緩和の影響の存在を示唆している。いく

つかの研究において、解析的なモデルや３次元有限要素法などを使って、粘弾性を考

慮した地震後地殻変動のシミュレーションが行われてきた。一方、蓄積されてきた地

殻・マントルの形状や物性のデータを用いて現実に近い地殻・マントル構造モデルを

構築し、これを用いた３次元有限要素モデルを構築し、地殻変動シミュレーションを

行うことは、計算コストの観点から難しいとされてきた（有限要素モデルの自由度の

オーダーが 10
9-10 となるため）。そこで、まずハイパフォーマンスコンピューティン

グの技術に基づき、地殻・マントルの形状や物性のデータを詳細に再現した３次元有

限要素モデルを構築し、これを用いた弾性・粘弾性応答解析が可能な手法を構築した。 

 弾性・粘弾性応答解析において、解析コストの大半は、10
9-10 自由度の１次方程式

の求解に費やされる。この解析コストは使用メモリ量も計算量も膨大であり、通常の

手法、計算機環境では対応することが難しい。１億自由度程度の大規模地殻・マント

ル構造の有限要素モデルを対象とした弾性解析を行った研究として、共有メモリ計算

機上で OpenMP 並列計算を用いた弾性地殻変動解析手法の開発があるが、本論文で

目的としているような問題はさらに規模が大きいため、共有メモリ計算機単体で解析

することは難しい。そのため、一般的な多数コアを持つ CPU ベースの分散メモリ計

算機上での計算手法を開発することとした。具体的には、計算機メモリ量及び計算速

度双方に配慮し、10
2-4 計算ノード程度の環境で 10

9-10 自由度の有限要素モデルを 10
3-4
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回 24 時間程度で解くことを可能とする、分散メモリ計算機上における並列有限要素

解析手法と並列計算用有限要素モデルの構築手法を開発した。開発した手法を、10
3-4 

個の CPU (京コンピュータ：Fujitsu SPARC64 VIIIfx 8 コア 2.0 GHz、16 GB メモリ) の

計算機環境に実装し、OpenMP/MPI ハイブリッド並列計算を可能とした。  

 

  2) 日本列島 1 次モデルの構築及びこれを用いた地殻変動解析  

 日本列島ほぼ全域を含む 2944 x 2752 x 850 km の領域において粘弾性まで考慮した

高詳細な 1 次モデルを構築した。モデル化対象領域を図３－１０－①－１に、構築さ

れた３次元有限要素モデルを図３－１０－①－２に示す。地表面の標高データには、

日本水路協会発刊の日本近海 30 秒（900m）グリッド分解能の水深データを用い、プ

レート境界の形状には CAMP スタンダードモデル（「Hashimoto et al., 2004」）を用い

た。ただし断層すべりを入力する日本海溝近傍においては、より詳細にデータが整備

されている東日本の地下構造データ（「Koketsu et al., 2008」）を用いた。ユーラシア

プレート及び北アメリカプレートの厚さ 30km の弾性層の下に、粘弾性マントルウェ

ッジを置き、そこに厚さ 30km のフィリピン海プレートおよび厚さ 80km の太平洋プ

レートが沈み込むような設定となっている。プレートの下は粘弾性層である。粘弾性

は Maxwell モデルにより表現される。最小メッシュサイズを地表面データの分解能

とほぼ同等の ds=1km した場合、モデルの自由度は 100 億程度となった。このように

高詳細モデルは多自由度となるため、前述のような大規模並列計算に特化した計算コ

ードによる解析が必要となる。  

 観測データと計算結果の定性的な比較を行うため、 構築した 1 次モデルに、「Yagi 

and Fukahata, 2011」により推定された東北地方太平洋沖地震の地震時断層すべりを入

力して、地震後地殻変動の計算を行っている。観測されているような、陸向きの海底

地殻変動と海向きの陸域地殻変動という定性的な特徴は、粘弾性を考慮した高詳細モ

デルにより再現可能であった。例として、地震時の地殻変動及び地震後 33 か月の累

積地殻変動を図３－１０－①－３と図３－１０－①－４に示す。一方、太平洋プレー

ト下のマントルの粘性率が海底地殻変動に及ぼす影響や計算された陸向き変位の観

測データとの定量的な比較など、今後検討すべき項目も明らかになりつつある。  

 

(c) 結論ならびに今後の課題  

 本年度は、高詳細な地殻・マントル構造モデルを用いた弾性・粘弾性地殻変動解

析手法を開発した。また既往研究成果を踏まえて粘弾性構造を加味した 3 次元的に

不均質な日本列島広域構造の１次モデルを構築した。これらを用いて、沈み込み帯

における巨大地震に対する弾性・粘弾性地殻変動解析を行った。来年度以降、日本

列島広域構造１次モデルの信頼性向上とそれを用いた弾性・粘弾性地殻変動解析を

行う予定である。また、解析手法の高度化もあわせて行う予定である。  
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図３－１０－①－１ 高詳細な日本列島１次モデルの構築領域（黒線）。  

図３－１０－①－２ 高詳細な日本列島１次モデルの有限要素モデル。全体図

（右図）と拡大図（左図）。拡大図では、有限要素モデルの要素も併せて

可視化している。 
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図３－１０－①－３ 高詳細な日本列島１次モデルを用いた地震直後の地殻変

動の解析結果。水平成分図（左図）と上下成分（右図）。  

図３－１０－①－４ 高詳細な日本列島１次モデルを用いた地震後 33 か月間の

地殻変動の解析結果。水平成分図（左図）と上下成分（右図）。 
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②地震発生サイクル計算手法の高度化  

 

(a) 業務の要約  

1) 非平面形状に起因する法線応力変化を考慮した地震サイクル計算手法の高度化  

摩擦力は摩擦係数と有効法線応力の積で表される。熱的加圧などによる間隙流体

圧の変化を考えず有効法線応力が一定とした場合、現状の準動的地震サイクル計算

では、速度・状態依存の摩擦則に従う摩擦係数の変化だけを考え、地震サイクル計

算を行っている。ところが、非平面断層上でのすべりでは法線応力変化が生じて摩

擦力が変化する。そこで、本研究ではプレート境界の非平面形状変化に起因する法

線応力変化を考慮した準動的地震サイクル計算手法を開発した。非平面形状の効果

を調べたところ、比較的長波長のプレート形状、例えばフィリピン海プレートの３

次元形状などは特に影響はないが、短波長の凹凸は大きな影響を持つ場合があるこ

とが分かった。本年度は、東海地方に沈み込む海嶺列の効果について報告する。  

 

2) 動的破壊過程を含む地震サイクル計算手法の高度化  

現状の地震サイクル計算では計算の困難さから多くの簡単化がされている。その

一つに、動的慣性項の効果を放射減衰項により近似した準動的扱いがある「Rice, 

1993」。動的破壊過程を含む地震サイクル計算はこの準動的地震サイクル計算とは

異なる結果をもたらすと指摘されている（例えば、「Lapusta et al., 2009」）。また、

通常は境界要素法的解法で計算が行われているが、この場合不均質媒質の影響を入

れるのが困難である。そこで、高次の有限要素法と言えるスペクトル要素法を用い

て、動的破壊過程を含む２次元地震サイクル計算手法の開発を行なっている。平成

25 年度は、公開されている SEM2DPACK 「Ampuero, 2012」を元に、まず動的破壊

過程計算に速度・状態依存の摩擦則を組み込み、次に「Kaneko et al.， 2011」に従

い、準動的地震サイクル計算アルゴリズムを組み込みだ。「Kaneko et al.，2011」 で

は、面外(anti-plane)破壊問題を扱っているが、沈み込み帯の海溝型巨大地震を扱う

ため、面内(in-plane)問題でのコードを開発した。  
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(b) 業務の実施方法  

1) 非平面形状に起因する法線応力変化を考慮した地震サイクル計算手法の高度化  

プレート境界を N 個の小断層セルに分割し、時間 t におけるセル i でのプレー

ト沈み込み方法のせん断応力成分 ( )s

i t  は、  

,

1

( ) ( ( ) ) ( )
2

N
s s

i ij j pl j i

j

G
t K u t V t V t

c




        （１）  

と与えられる。ここで、 s

ijK  はセルｊに単位すべりを与えたときのセル i におけ

るせん断応力変化である、せん断応力すべり応答関数、 , , ,pl j j iV u V  はセルｊに

おけるプレート収束速度、セル i における変位、速度、 ,G cは剛性率、S 波速度

を表す。右辺第２項は、慣性項を近似した放射減衰項と呼ばれている「Rice, 1993」。

セル i での摩擦力は、  

( ) ( )( ( ) ) ( ) ( )F eff

i i i i i it t t P t t            （２）  

と与えられる。ここで、 ( ), ( ), , ( )eff

i i it t P t    はセル i における摩擦係数、法

線応力、間隙流体圧、有効法線応力である。なお、間隙流体圧は時間によらず一

定としている。摩擦係数は、以下の速度・状態依存の摩擦則（例えば、「Ruina，

1983」）に従うと仮定する。  

            0( ) ln( ( ) / ) ln( ( ) / )i o i i o i i it a V t V b V t L         （３）  

ここで、 , ,i i ia b L はセル i での摩擦パラメータ、また o は基準速度 oV に対応す

る摩擦係数である。 ( )i t  は断層面の状態に関係した状態変数と呼ばれ、以下の

Composite law（「Kato and Tullis, 2001」）と呼ばれる発展方程式に従うとする。  

               
( ) ( ) ( )

( ) exp i i i
i

c i

d V t V t t
t

dt V L




 
  

 
      （４）  

ここで、 cV  は、カットオフ速度で 10
-8

m/s と与えられる。準動的地震サイク

ルでは、式（１）のせん断応力と式（２）の摩擦力が等しいとおいた準動的運動

方程式と式（３）（４）とを組み合わせ、時間可変の Runge-Kutta アルゴリズム

により積分し、すべりの時間発展を追う。通常の準動的地震サイクル計算では、

熱的加圧等の間隙流体圧を考えない場合、式（２）におけるセル i の法線応力は

時間的に一定としているが、これは無限媒質中での平面断層による場合のみに許
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される仮定である。地表を有する半無限媒質や非平面断層中でのすべりでは、以

下のように主として深さのみに依存する項に、すべりに起因する時間変化する法

線応力成分が加わる。  

, ,

1 1

( ) ( ( ) ) ( ( ) )
N N

o n eff n

i i i ij j pl j i ij j pl j

j j

t P K u t V t K u t V t  
 

          （５）  

ここで、 n

ijK  はセルｊでの単位すべりによるセル i での法線応力変化で、法線

応力すべり応答関数である。  

プレートの非平面形状として、沈み込むフィリピン海プレートの長波長形状が

あるが、これはあまり大きな影響がないことが分かったので、ここでは、東海地

方に沈み込む海嶺列に起因する短波長のプレートの凹凸形状が地震サイクル計

算に及ぼす影響を調べた。  

通常のモデルとして、平面プレート境界を走行（Y=0-200km）、傾斜方法

（X=0-240km）に傾斜角 15°に設定する。なお、傾斜角は走行方向には一様とす

る。図３－１０－②－１左図にこの通常のモデルの断面図を示す。この平面プレ

ートモデルに加え、東海沖に沈み込む３つの海嶺列をモデル化した断面図を表す。

海嶺は平面プレートから上方に飛び出した凸部(h1)を持ち、この部分ですべりが

発生すると法線応力変化が発生する。この法線応力の時間変化に加えて、この部

分と下方へ飛び出した根の部分 h2 における海洋性地殻以外の領域との密度差か

ら生じる浮力ΔP による法線応力変化もモデルに含めている。なお、密度は観測

されている P 波速度「Kodaira et al., 2004」からバーチの法則「Birch, 1961」によ

り、  

         1 20.3(6.2 5.5) 0.3(8.0 7.5)             （６）  

と推定している。従って、浮力は  

            1 1 2 2P gh gh               （７）  

と計算される。なお、簡単のため、走行 X 方向には一様の形状をしていると

仮定している。図３－１０－②－２に、(a)３つの海嶺列を模したプレート形状、

(b)摩擦パラメータ a-b 分布、(c)海嶺列の場合の浮力分布を示す。X=10-160km に

速度弱化（a-b<0）の地震発生域を設定している。式（５）の時間変化しない有

効法線応力の深さ分布は、深さ 0km から静岩圧―静水圧に従って増し、50MPa

に達する深さ 2.8km より深部では 50MPa で一定としている。特徴的すべり距離

L は一様とし、0.15m、0.2m、0.3ｍの場合を調べた。これらの L に対して、震源

核形成サイズ rc は法線応力が 50MPa の場合、それぞれおよそ 45km、60km、90km

である。図３－１０－②－２(a)から分かるように、海嶺列の波長はおよそ 50km

程度であり、L を変えることによって震源核形成サイズと同程度か小さくなる場

合を調べている。なお、Vpl=3.25cm/年を与えている。  
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図３－１０－②－１ 通常のプレート沈み込みモデル（左図）と東海沖に沈みこむ

３つの海嶺列を模したモデル（右図） 数字は、観測されている P 波速度（Vp）

を示す「Kodaira et al., 2004」。h1 は平面プレート上面から上部に出ている海

嶺部分を表し、この凹凸部でのすべりにより法線応力の変化が生じる。h2

は下面より下部に出ている領域を示していて、平面プレートより上部および

下部に出ている海洋性地殻領域とそれ以外の領域の密度差（密度は P 波速度

から推定）による浮力ΔP（赤線）を考慮したモデルにおいても地震サイク

ル計算を行っている。右図からわかるように、左の部分では緑線で示してい

る凸部における断層面に平行な成分（ΔPs）は、左部ではプレート境界に沿

って左向き、右部は右向きといった逆向きの値をとる。  

 

図３－１０－②－２ 沈み込む３つの海嶺列を模したモデル (a)凹凸を持つプレ

ート形状 Y 軸は走行、X 軸は平面プレートに沿っての海溝からの沈み込み

方向の距離を表す。Z 軸は平面プレートに垂直に測った海嶺列を持つプレー

トの凸部の形状を表す。(b)摩擦パラメータ a-b 分布 (c)浮力分布 左図：凹

凸を持つプレート境界面に対する法線方向の浮力成分。 右図：面に沿う方

向の浮力成分 プレートに沿って傾斜方向を負にとっている。なお、(a)には

図３－１０－②－１ですべり速度、積算すべり量、法線応力変化を示す観測

点１－５が示されている。  
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2) 動的破壊過程を含む地震サイクル計算手法の高度化  

まず、「Kaneko et al.，2008」に従い、スペクトル要素法（SEM）による動的破

壊シミュレーションコード SEM2DPACK「Ampuero, 2012」に速度・状態依存の

摩擦則の組み込みを行った。なお、発展則はスローネス則「Dieterich, 1979」を

用いている。図３－１０－②－３左図に示す、17317 個の四角形要素からなる

2011 年東北地方太平洋沖地震 2 次元断面メッシュを作成した。上面は自由境界、

他の３面は吸収境界条件を課している。断層の傾斜角は 20°で、断層付近の要

素サイズは、1.5km で、周囲に行くにつれ大きく取っている。また、簡単のため、

ここでは均質弾性体としている。SEM では高次の内挿関数（ここでは４次）を

用いているため、要素分解能は高く数百 m である。動的破壊過程を計算するた

め、図３－１０－②－３右図に示すように、摩擦パラメータ(a-b)分布および初期

せん断・法線応力および強度分布を設定した。震源に対応する位置に初期高せん

断応力を設定し、破壊開始位置としている。特徴的すべり距離 L は断層面上で一

様に 0.8m を与えている。  

 

 

 

図３－１０－②－３ 2011 年東北地方太平洋沖地震 2 次元メッシュモデル（左図）

と断層面上における摩擦パラメータ（a：赤、b：緑線）（右上図）と初期せ

ん断応力（赤線）・法線応力（緑線）・強度分布（青線）（右下図）  

 

次に、「Kaneko et al.，2011」に従い、準動的地震サイクル計算アルゴリズムを実

装した。ただし、準静的ではなく、「Rice，1993」による放射減衰項を導入した準動

的地震サイクル計算としている。また、「Kaneko et al.，2011」では面外(anti-plane)

問題を扱っているため問題とならなかったが、面内 (in-plane)問題では、断層法線方

向の変位を露わに計算する必要があった。まずは、「Kaneko et al.，2011」と同じ問
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題設定をして、面内問題として、すべり速度に応じて動的と準動的計算を切り替え、

動的破壊過程を含む地震サイクル計算を行った。そのモデルを図３－１０－②－４

に示す。Z 軸上に断層を設定し、中央部-10m～+10m の領域に速度弱化(a-b<0)域を、

その外側-20m～-10m、+10m～+20m の領域に速度強化(a-b>0)を設定している。更に

その外側（-45m～-20m、+20m～+45m）に定常すべり速度 Vpl＝2mm/年を与える。

また、特徴的すべり距離 L=64μm、初期法線応力は一様に 120MPa としている。こ

の場合、地震間における震源核形成過程を計算するために必要な空間サイズである

臨界核形成サイズはおよそ 3.7m である。また動的破壊の際には、cohesive zone サ

イズ (「Day et al., 2005」)が分解能を決める重要なパラメータとなるが、この値は、

およそ 1.17m となる。モデルは、19200 個の四角計要素からなり、要素長は 0.75m

である（図３－１０－②－４は分かり易くするため 1.5m で書いてある）。３次の内

挿関数を用いているので、離散化サイズはおよそ、0.25m となり、十分な分解能を

持っている。  

 

 

図３－１０－②－４ 「Kaneko et al.，2011」のモデルで面内問題とした地震サイ

クルモデル（左図）と断層面上での摩擦パラメータ (a,b)分布  

 

(c) 業務の成果  

1) 非平面形状に起因する法線応力変化を考慮した地震サイクル計算手法の高度化  

臨界核形成サイズ rc と海嶺列サイズ (50km)が同程度となる L=0.2ｍの場合

（rc=60km）について報告する。図９に、平面断層（モデル１）、海嶺列を考慮した

場合（モデル２）、海嶺列に浮力を考慮したモデル（モデル３）について、図３－

１０－②－２の左図に示した点１－５での地震サイクル中のすべり速度、積算すべ

り量、法線応力変化を示す。左図から分かるように、平面断層モデル１では通常の

地震が繰り返し発生した。一方、凸凹断層面モデル２，３では、地震性のすべりと、

断層面上で凹部を中心としたスロースリップが地震間に発生した。右中図から分か
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るように、地震間において、断層面上の法線応力の初期値からの差は、連なる凸（点

２，４）・凹（点１，３）部で地震間においてそれぞれ増加・減少し、縞構造を示

す。法線応力の増加・減少はその地点の |A ‒ B|＝ |(a-b)(σ-P)| を増加・減少させ、摩

擦力を変化させる。従って、凹部では破壊が始まりやすくなるが、凸部では破壊が

しにくくなり、これが地震間のスロースリップ発生の原因と考えられる。一方で、

浜名湖下で観測される東海 SSE は海嶺列の凹部分に位置する。長期的スロースリ

ップは豊富な流体による高間隙流体圧により説明されることが多いが、本研究は、

これに加え断層面形状が東海 SSE の発生に影響を及ぼしている可能性を示してい

る。  

 

 

図３－１０－②－５ L=0.2m の場合の、(a)平面断層(モデル１)、(b)海嶺列を持つ

プレート境界（モデル２）、(c)海嶺列に加え浮力のある場合（モデル３）に

ついて、計算された地震サイクル中におけるすべり速度（左図）、積算すべ

り量（中図）、法線応力変化（右図） 各線１－５は、図３－１０－②－２

の左図の点１－５の場所でのすべり速度、積算すべり量、法線応力の履歴を

示している。  

 

2) 動的破壊過程を含む地震サイクル計算手法の高度化  

図３－１０－②－３に示したモデルでの動的破壊時でのすべり速度の時間発展

を図３－１０－②－６に、すべり量の時間発展を図３－１０－②－７に示す。破壊

は高初期応力パッチから bilateral に進展する。その後、down-dip 側では、深部に配
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置された速度強化領域で破壊は停止させられる。  

一方、up-dip 側では地表付近の速度強化領域で破壊先端はエネルギーを失うが、

それでも破壊進展は停止せず、地表をブレークアウトした。それにより、断層上の

すべりは自由端反射のような振る舞いをして浅部のすべりを増大させる (図３－１

０－②－７)。破壊が地表に到達した後、再び down-dip 方向に破壊が伝播するフェ

ーズが、図３－１０－②－６の約 50 秒以降にも見られる。Down-dip 方向へは、複

数のフェーズ(A、B、C、D)が伝わる様子見てとれる。海溝から約 60km 以内の部分

では破壊は Rayleigh 波速度に近い速度で伝播しているが、海溝付近では破壊先端は

分離して P 波速度に近い supershear の破壊が生じている(図３－１０－②－６中矢

印 E)。  

P 波速度で伝播するフェーズは 2 つ存在し、A はすべり速度を増大させるフェー

ズ、B はすべり速度を大きく低下させる停止フェーズである (図３－１０－②－６)。

A はブレークアウトにより海溝付近が一気にすべり易くなり、すべり速度を増加さ

せる効果を反映している。B は supershear でない破壊が海溝まで到達したのちに海

溝から発せられる破壊停止フェーズである。C は破壊が海溝に到達したのちに発生

したフェーズと考えられ、応力降下を伴い、すべり速度を増大させている。B によ

り断層の破壊が一度停止したにも関わらず再び破壊した原因として、supershear の

破壊が生じているため停止フェーズが早く到来し、応力を解放しきれていなかった

からであると考えられる。このとき、法線応力も減少していて、停止フェーズによ

るすべりの不均質から生じる法線応力上昇を解放している。D は 2 度目の破壊停止

フェーズであると考えられる。  

このように、ブレークアウト後に複数のフェーズが発生する要因は supershear の

破壊にあると考えられる。  

 

図３－１０－②－６ 図３－１０－②－３に示したモデルでの破壊伝播時の断層

面におけるすべり速度の時間発展。横軸は海溝からの距離、縦軸は時間軸を

表す。右図は海溝から断層面に沿って 60km の部分を拡大したものを示す。

Cp、Cs、CR は P 波、S 波、レイリー波での伝播速度を示す。  
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図３－１０－②－７ 断層上のすべり量の時間発展 横軸は海溝からの距離、縦軸

はすべり量を表す。色付きの各線は破壊開始から 5 秒毎に引かれている。  

 

図３－１０－②－４に示した面内 (in-plane)動的破壊過程を含む地震サイクル中

における、Z 軸方向のすべり速度分布を、図３－１０－②－８に示す。繰り返し間

隔 4.02 年の地震サイクル中で、速度弱化域での固着、速度強化域から弱化域へのす

べりの侵入を経て、震源核が形成され、動的破壊が生じ、波動が伝播し、余効すべ

り発生に至る、地震サイクルの全過程が上手く計算されている。図３－１０－②－

５に積算すべり量の時間発展を、準動的地震サイクル計算と比較して示す。「Lapsuta 

and Liu，2009」等で指摘されているように、動的破壊過程を含む地震サイクル計算

では、準動的計算に比べて、地震時すべり量が大きく、繰り返し間隔が延びること

も示されている。  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図３－１０－②－８ モデル図３－１０－②－４での面内（in-plane）動的・準動的

地震サイクル計算結果 繰り返し間隔 4.02 年の地震サイクル中（地震間、

速度弱化域へのすべりの侵入、震源核形成、動的破壊、波動伝播、余効す

べり時）での Z 軸方向のすべり速度を示す。  
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(d) 結論ならびに今後の課題  

1) 非平面形状に起因する法線応力変化を考慮した地震サイクル計算手法の高度化  

プレートの非平面形状に起因する法線応力変化を考慮した準動的地震サイクル

計算手法の高度化を行った。東海地方に沈み込む海嶺列を模した短波長のプレート

の凹凸形状の効果により、地震に加えスロースリップが凹部から発生する場合があ

ることが確認された。東海地方でのスロースリップ発生域には高間隙流体圧領域が

存在し、スロースリップ発生の要因とされているが、それに加え、海嶺の沈み込み

も一要因となりうることを示した。なお、法線応力変化の計算には、せん断応力と

同様に、これまで開発した階層型行列法による省メモリ化・高速化が可能であるこ

とを付け加えておく。  

今後は、短波長のプレート形状として、沈み込む海山と東北地震発生との関連や、

東北沖海溝近傍で観測されているホルスト・グラーベン構造と津波地震発生との関

連などを調べる必要があろう。  

 

2) 動的破壊過程を含む地震サイクル計算手法の高度化  

スペクトル要素法（SEM）による、動的破壊過程を含む地震サイクル計算手法の

高度化を行った。まず、速度・状態依存の摩擦則を組み込み、2011 年東北地方太平

洋沖地震の破壊伝播過程を計算した。海溝付近に速度強化域を設定した場合でも、

破壊が地表まで達し、ブレークアウトを起こし、大きなすべりが海溝で生じること

を示した。更に面内（ in-plane）問題において、動的破壊過程を含む地震サイクル計

算手法の開発を行なった。垂直断層の場合、過去の計算と比較してうまく地震サイ

クルが計算されていることを確認している。  

今後は、不均質弾性構造モデルの破壊伝播計算および傾斜断層での動的破壊伝播

過程を含む地震サイクル計算手法の開発を行なう必要がある。  
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③南海トラフ地震発生サイクルの再現・モデル検証  

 

(a) 業務の要約 

南海トラフ地震を対象とした地震発生サイクルの再現及びモデルの検証を目的と

する研究を進める上で、数値シミュレーション・システムの大規模化・高解像度化

と共に、多様な観測・データ解析を通したモニタリング情報をシミュレーションに

取り込むことが重要である。今年度は、「Hashimoto et al., 2014」の地震発生サイ

クルシミュレーション・システムを大規模汎用計算機に適用して高解像度・広範囲

のモデル領域で実行するため、準静的テクトニックローディングの計算コードのチ

ューニングを進めた。昨年度に高解像度（スプライン関数節点間隔 4 km、計算点間

隔 2 km）化を実現したモデルのモデル領域拡張を行ない、南海トラフ沿いの全震源

域をカバーする広域（全長約 700 km）を対象とした大規模計算が可能であることを

確認した（東京大学情報基盤センターの FX10 を利用）。また、GEONET データから推

定したすべり遅れ分布に基づき、南海トラフ域の断層構成関係を設定する試行を行

い、準静的テクトニックローディングシミュレーションのテストを実施した。更に、

南海トラフ沿いの全震源域をカバーする広域・高解像度モデルを用いて、準静的テ

クトニックローディングと動的破壊伝播の連成シミュレーションのテスト計算を行

った。さらに、backthrust の発生メカニズムに関するシミュレーションを行った(「Xu 

et al., 2015」)。 

 

(b) 業務の実施方法 

南海トラフ地震を対象とした地震発生サイクルの再現及びモデルの検証を目的と

する研究を進める上で、数値シミュレーション・システムの大規模化・高解像度化

と共に、多様な観測・データ解析を通したモニタリング情報をシミュレーションに

取り込むことが重要である。「Hashimoto et al., 2014」は、三次元プレート境界面

形状モデルを共通の基盤とした、準静的テクトニックローディングモデルと動的地

震破壊伝播モデルから成る地震発生サイクルシミュレーションシステムを開発し、
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地殻応力状態の時間発展を再現するための理論的なフレームワークを構築した。地

震発生直前の応力状態と断層構成関係が与えられれば、その後の動的破壊伝播が計

算され、そこから生じる地震波動も同時に計算できる（「Fukuyama et al., 2009」）。

このような考え方に従って、或る時点の応力状態を適切に推定し、次ステップの地

震発生シナリオを生成するためには、地殻変動データのインバージョン解析

（「Hashimoto et al., 2009; Hashimoto et al., 2012」）等のデータ解析を通して

シミュレーション結果を検証することにより、過去のすべり履歴を整合的に再現し

得る現実的な断層構成関係を設定することが重要な課題となる。以上を踏まえて、

昨年度は、名古屋大学では、準静的テクトニックローディングモデルの高解像度（ス

プライン関数節点間隔 4 km，計算点間隔 2 km）化を実現し、更に、名古屋大学と防

災科学技術研究所共同で、高解像度モデルを用いて、準静的テクトニックローディ

ングと動的破壊伝播の連成シミュレーションのテスト計算を実施した。 

今年度は、名古屋大学では、昨年度に実現した高解像度モデルを用いた地震発生

サイクルシミュレーションを南海トラフ沿いの全震源域をカバーする広範囲のモデ

ル領域で実行するため、計算コードのチューニングを進めた。利用可能な計算機環

境で広域・高解像度モデルによる準静的テクトニックローディングの数値シミュレ

ーションを実施するためには、計算機性能に対応した計算コードの改良が必要にな

る。大規模並列計算には、東京大学情報基盤センターの FX10 を利用した。名古屋大

学では、次に、プレート境界面の現実的な断層構成関係を設定するための試行とし

て、西南日本の GPS 測地データインバージョンにより推定した南海トラフ域の地震

間のすべり遅れレートを再現する断層構成関係の検討を行った。一例として、「Aochi 

and Matsu'ura, 2002」のすべりと時間に依存する断層構成則を用いたパラメーター

設定を行い、南海トラフ沿いの全震源域をカバーする広域・高解像度モデルを用い

て、準静的テクトニックローディングのシミュレーションを実施した。防災科学技

術研究所では、名古屋大学で計算された地震発生直前の応力分布と構成関係をもと

に、動的破壊伝播のシミュレーションのテスト計算を行った。破壊開始点において、

破壊強度まで応力を蓄積させる事により破壊を開始し、破壊伝播の計算を行った。

さらに、backthrust fault の生成に関する研究を行った。backthrust fault は、そ

の発生頻度は小さいものの、大地震の際にその活動が activate されると、大きな海

底変位を生じさせ、津波を増幅させる要因となる。ここでは、backthrust 断層破壊

の発生条件をシミュレーションにより精査した。分岐点における破壊伝播速度のみ

ならず、分岐点までの破壊伝播距離もパラメーターとして、backthrust 地震を生じ

させるかどうかのテストを行った。  

 

(c) 業務の成果 

 今年度の業務実施の結果、以下の成果を得た。 

１）昨年度に高解像度化を実現した地震発生サイクルシミュレーション・システムを

広範囲のモデル領域で実行するため、準静的テクトニックローディングの計算コ

ードのチューニングを進めた。東京大学情報基盤センターの FX10 を利用して、
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高解像度（スプライン関数節点間隔 4 km、計算点間隔 2 km）モデルによる、南

海トラフ沿いの全震源域をカバーする広域（全長約 700 km）を対象とした大規

模計算が可能であることを確認した。 

 

２）西南日本の GPS 測地データインバージョンにより推定したプレート境界面上のす

べり遅れレートの分布に基づき、南海トラフ域の断層構成関係を設定する試行を

行なった。一例として、「Aochi and Matsu'ura, 2002」のすべりと時間に依存す

る断層構成則に基づきパラメータ設定を行った（図３－１０－③－１）。この設定

を用いて、準静的テクトニックローディングのシミュレーションを実施した（図

３－１０－③－２）。計算した地震間のすべり遅れ分布は、測地データインバージ

ョンにより推定した南海から東南海にかけての震源域のすべり遅れ分布の特徴を

再現している（図３－１０－③－３）。これらの結果から、適切な構成関係パラメ

ータの設定により、地震間のすべり遅れ分布の再現が可能であることが明らかと

なった。 
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図３－１０－③－１ すべりと時間に依存する断層構成則とパラメータ（凝着レー

トβ）の分布。南海から東南海にかけての震源域に凝着レートの大きい領域

を設定した。 

 

 

図３－１０－③－２ 現実的な構成関係を用いた準静的テクトニックローディン

グのシミュレーション例。プレートの沈み込みに伴い、南海地震の震源域

に設定した凝着レートの大きい領域ではすべり遅れによる応力蓄積が安定

的に進行し、その周辺の凝着レートの小さい領域では定常的なすべりが進

行している。 
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図３－１０－③－３ 数値シミュレーションと地殻変動データインバージョンの

結果によるすべり遅れレート分布の比較。（左上）数値シミュレーションに

よるすべり遅れレート。現実的な構成関係を用いた準静的テクトニックロー

ディングのシミュレーションにより、インバージョン解析から得られた南海

地震域のすべり遅れレート分布の特徴が再現されている。（右下）地殻変動

データインバージョンにより推定したすべり遅れレート。 

 

３）南海トラフ沿いの全震源域をカバーする広域・高解像度モデルを用いた準静的

テクトニックローディングのシミュレーションで計算された地震発生直前の応

力分布と構成関係をもとに行った動的破壊伝播のシミュレーションのテスト計

算（図３－１０－③－４）。破壊は、破壊は、アスペリティ領域の端において開

始し、最初はアスペリティ領域の周囲を破壊し、応力集中域を狭めながら、最

終的に、アスペリティ全領域の破壊を起こした。三次元プレート境界面形状は、

準静的テクトニックローディング・シミュレーションと共通のモデルを用いて

いる。 
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図３－１０－③－４ 準静的シミュレーションにより得られた、地震破壊直前の構

成関係と応力場を用いて計算を行った、動的破壊過程のスナップショット。

すべりがアスペリティの周囲を進行していく(上段)とともに応力集中域が

狭まっていき(下段)、最終的にはアスペリティ全域が破壊する。 

 

４）backthrust 断層の生成要因に関して、数値シミュレーションにより網羅的に調

査した。backthrust 断層は、主断層からの分岐角が 90°以上ある分岐断層であ

り、その発生頻度は高くないが、一度この断層が破壊すると、地震時の海底面

の上下変動に大きく寄与するため、津波を増幅する効果がある。backthrust 地

震は、分岐点において、構造上あるいは摩擦の性質など、分岐点において主断

層がそのまま伝播しようとする際にバリアとして振る舞う構造が存在する場合

に、backthrust 断層が、より生じやすくなる事がわかった（図３－１０－③－

５）。 
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図３－１０－③－５ backthrust 断層の概念図（左図）backthrust 断層の発生位

置図。backthrust 断層は主断層と 90 度以上の角度をなす分岐断層である（右

図）backthrust 断層の発生要因。backthrust 断層は、分岐点において、

seamount などの幾何学形状の不均質、摩擦の性質の変化、branch fault の

存在など、分岐点において主断層がそのまま伝播するにはバリアとして振る

舞う構造や断層の性質が存在するときに、発生しやすくなる。 

 

(d) 結論ならびに今後の課題 

今年度は、「Hashimoto et al., 2014」の地震発生サイクルシミュレーション・シ

ステムを高解像度・広範囲のモデル領域で実行するため、準静的テクトニックロー

ディングの計算コードのチューニングを進め，現在利用可能な計算機環境で、南海

トラフ沿いの全震源域をカバーする広域モデル（全長約 700 km）の高解像度（スプ

ライン関数節点間隔 4 km，計算点間隔 2 km）大規模計算が可能であることを確認し

た。次年度以降の計画に向けては、計算量の増加に伴い、より効率的な計算が必要

となるため、計算コードの高速化が課題である。また、西南日本の GPS 測地データ

インバージョンにより推定したプレート境界面上のすべり遅れレートの分布に基づ

き、南海トラフ域の断層構成関係を設定する試行を行った結果、適切な構成関係パ

ラメータの設定により、地震間のすべり遅れ分布の再現が可能であることが明らか

となった。今後は、地震間のすべり遅れ分布や過去に発生した大地震の時系列など

の多様なデータを検討して、強度分布の制約条件を探求することが重要である。こ

のようにして得られた、現実的な断層構成関係を用いて、南海トラフ域の地震発生

サイクル過程の再現と将来の地震発生シナリオの構築を行うことが次の課題となる。 
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④地震発生シナリオの評価 

 

(a) 業務の要約  

様々な条件のもとで、南海トラフ地震発生サイクルの数値シミュレーションを実施

し、歴史地震との整合性を有する地震シナリオを導出するとともに、それら整合シ

ナリオの発生メカニズムを解明し、南海トラフ地震の多様性の理解に繋げる。  

H26 年度は、これまでに実施してきた M８以上の南海トラフ地震のみを対象とし

た準動的地震発生サイクルの数値シミュレーションに対し、日向灘で発生する M７

クラスのプレート境界地震・豊後水道 SSE のサイクルを追加することによって、南

海トラフ地震の発生サイクルの再来間隔が歴史地震に見られるような、倍半分のば

らつきを生じ得ることがわかった。  

 

(b) 業務の実施方法  

これまでの南海トラフ域を対象とした準動的地震サイクルモデル研究で得られて

いる、南海トラフ地震が熊野灘から開始し、その後、東海・南海セグメントを様々

なタイミングで破壊する地震シナリオに対し、Mw7.5 の日向灘地震を南海トラフ地

震サイクルの様々なタイミングで加え、その後の地震サイクルの変化を調べる。  

日向灘地震の発生は、サイクルシミュレーションで得られた日向灘地震シナリオ

の典型的なすべり分布から計算される応力変化が、南海トラフ地震震源域にステッ

プ的に加わるものとしてモデル化し、その際に断層強度が変化しないと仮定する。

この仮定とすべり速度・状態依存摩擦則に従えば、南海トラフ震源域内でのすべり

速度と日向灘地震による応力変化から、任意タイミングに対して日向灘地震発生に

等価なすべり速度変化を南海トラフ地震サイクルモデルに導入し、その後の時間発

展を計算できる。  
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(c) 業務の成果  

「Nakata et al.，2014」による、日向灘地震・豊後水道 SSE・南海地震を含む九州

〜四国沖を対象にした地震サイクルシミュレーションから、日向灘地震によって南

海地震がトリガーされるシナリオの存在が指摘されている。こういったトリガーシ

ナリオが、モデル領域を南海トラフ全域に拡張した場合でも再現されるかを検討す

るために、「Nakata et al.，2014」のモデル断層を駿河湾まで東に拡張するとともに、

紀伊半島下に「Kodaira et al.，2006」で導入された東海・南海地震のセグメント境界

に対応する摩擦不均質を追加した地震サイクルモデルを構築した。まず、この地震

サイクルモデルに対し、日向灘地震と豊後水道 SSE のパッチを除去し、南海トラフ

地震単独の地震サイクル挙動を調べたところ、M８後半(図３－１０－④－１左・右)

と M８前半(図３－１０－④－１中)の２種類の南海トラフ地震が繰り返し発生した。

この場合、東西セグメントの同時・遅れ発生、地震サイクル毎の規模変化といった

歴史地震の特徴は再現されるものの、再来間隔の変化は 150—180 年程の範囲に留ま

っており、歴史地震に見られるような倍半分の変化は再現されない。 

 

図３－１０－④－１ M８クラス地震サイクルシミュレーションでの南海トラフ地震発生

シナリオの例。(左図)熊野灘から開始し、東海・南海を同時に破壊する地震シナリ

オ。(中図) 熊野灘から開始し、東海地震が発生したのち、数日で南海地震が発生す

る地震シナリオ。(右図)熊野灘から開始し、東海・南海を同時に破壊する地震シナ

リオ。  

一方、日向灘・豊後水道 SSE を考慮したモデルでの地震サイクルシミュレーショ

ンでは、M８前半の南海トラフ地震(図３－１０－④－２中)が発生した後、101 年が

経過した時点で発生した日向灘地震(図３－１０－④－２右下)ののち、数年で南海地

震・東海地震が引き続き発生するシナリオ(図３－１０－④－２右上)が得られた。 



357 

 

 

図３－１０－④－２ 日向灘地震・豊後水道SSEを加えたシミュレーションで見つかった

南海トラフ地震の新しいシナリオの例。(左図)熊野灘から開始し、東海・南海を同

時に破壊する地震シナリオ。(中図) 熊野灘から開始し、東海地震が発生したのち、

5時間で南海地震が発生する地震シナリオ。(右下図)Mw7.5の日向灘地震。(右上図)

日向灘地震後、3.5年で足摺沖から南海地震が開始し、その一年後に東海地震が破壊

する地震シナリオ。  

これは、発生間隔だけで言えば、過去の南海トラフ地震における最短の再来間隔

である安政南海地震から昭和東南海地震の 90 年間隔に近い発生間隔である。また、

昭和イベントでは紀伊半島東側が破壊した後、２年後に南海地震(西側)が発生した。

これに対し図３－１０－④－２右上のシナリオ地震でも、破壊の伝搬方向は西から

東で逆方向となっているものの、類似した年オーダーの破壊遅れが紀伊半島の東西

セグメントで生じている。このことから、南海トラフ域の自発的サイクルは 200 年

前後(例えば図３－１０－④－１)であって、外部擾乱の影響により、前回サイクルから

の間隔が短く・東西セグメントが大きな時間遅れを持って分断発生する地震が起こり

得る場である、という仮説が成り立つかもしれない。  

この仮説に基づいた場合に発生しうる地震シナリオを検討するため、H26 年度は、

トリガーが日向灘地震の場合について、南海トラフ地震サイクルモデル(図３－１０

－④－１)が、日向灘地震の発生タイミングによって受ける影響を系統的に調査した。

具体的には、図３－１０－④－１に示す M８前半の東海・南海が分かれて発生する

地震(図３－１０－④－１中)・M8.7 の同時発生する地震(図３－１０－④－１左・右)

以前の地震サイクルの様々なタイミングで日向灘地震による摂動を加え、その後発

生するシナリオ地震を調べた。  
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図３－１０－④－３  日向灘地震発生による摂動のタイミングと、その後発生する南海トラ

フ地震が受ける再来間隔の変化の関係。(左図)M８前半の南海トラフ地震発生前の地

震サイクルにM７による応力変化を与えた場合。(右図)M８後半の南海トラフ地震発

生前の地震サイクルにM７による応力変化を与えた場合。  

図３－１０－④－３はトリガー後、次に発生する南海トラフ地震と前回地震との繰

り返し間隔変化の割合を示している。図３－１０－④－３左に示すように、M８前半

の南海トラフ地震に先行する地震サイクルでは、地震サイクルの８割強が経過した時

点でトリガーされた場合に、最大１割程度短縮した地震が発生するに留まった(図３－

１０－④－３左)。これに対し、M８後半の南海トラフ地震に先行する地震サイクルで

は、サイクルの５割強が経過した時点以降に対して、トリガーから 10 年以内で南海地

震が発生する結果が得られた(図３－１０－④－３右)。つまり、最大で地震サイクルが

６割程度に短縮され得ることになっている。  

 

図３－１０－④－４ 日向灘地震発生による摂動のタイミングと、その後発生する南海トラ

フ地震の東西セグメントの破壊遅れの関係。(左図)M８前半の南海トラフ地震前の地

震サイクルにM７による応力変化を与えた場合。(右図)M８後半の南海トラフ地震前の

地震サイクルにM７による応力変化を与えた場合。 
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同様に、日向灘地震のタイミングに対し、その後発生する南海トラフ地震での紀伊半

島を挟んだ東西セグメントの発生遅れに対する影響を図３－１０－④－４に示す。そ

の傾向は図３－１０－④－３の再来間隔の短縮と相関し、トリガーにより繰り返し間

隔が短縮される場合ほど、東西セグメント間の破壊間隔が大きくなっている。つまり、

南海地震がトリガーによって早期発生した場合には、セグメント境界の摩擦不均質が

東西破壊に対しバリアとして十分有効であって、セグメント境界を跨ぐ短い時間間隔

での破壊を抑制している。これに対し、自発的な南海トラフ地震の繰り返し間隔に近

いタイミングでトリガーされる場合、サイクルの進展に伴ってバリアも弱まるため、

セグメント境界を跨ぐ破壊が短い時間間隔で発生することとなる。  

  

 

図３－１０－④－５ 図３－１０－④－１のモデルでの南海トラフ地震震源域における、

すべり速度の時間変化。緑の線がM８後半の南海トラフ地震発生に先行する地震サ

イクルでのすべり速度変化であり、青の線がM８前半の地震に先行する地震サイク

ルでのすべり速度変化を示す。(左図)日向灘地震によってトリガーされる場合に震

源となる足摺沖でのすべり速度変化。(右図)図３－１０－④－１の自発的南海トラ

フ地震サイクルで破壊開始位置となる熊野灘でのすべり速度変化。  

また、図３－１０－④－５は、図３－１０－④－１の地震サイクルでの南海トラフ

地震震源域内のすべり速度の変化を示している。図３－１０－④－５左は、日向灘地

震によってトリガーされる南海地震が開始する足摺沖でのすべり速度の時間変化を示

している。図３右、図３－１０－④－４右で示したトリガーによって再来間隔・東西

遅れが影響を受けやすい、M８後半の地震に先行するタイミング(緑線の場合の赤両矢

印で示した部分)では、すべり速度がそれ以前より２桁程度上昇していることが見て取

れる。これは、この期間においてプレート間の固着が剥がれつつあり、日向灘地震発生

による擾乱によってすべりの加速が起こりやすくなっていることを示している。同様

に、同じタイミングでの熊野灘でのすべり速度(図３－１０－④－５右)を見てみると、

足摺沖と同程度にまですべり速度が上昇していることが見て取れる。よって、もし日向

灘地震によって足摺沖の南海トラフ震源域が受けるのと同程度の応力変化を被れば、
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熊野灘でも誘発破壊が引き起こされることが考えられよう。  

今後は、安政から昭和イベントまでの地震発生挙動を理解するためにも、この仮説を

検証していく必要がある。  

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

H26年度は、これまで実施してきたM８以上の南海トラフ地震を対象とした準動的地

震発生サイクルの数値シミュレーションに対し、日向灘で発生するM７クラス地震サイ

クルを追加することにより、南海トラフ地震の発生パターンが受ける影響を検証した。

これにより、従来から再現されていた南海トラフ地震が熊野灘から開始するシナリオ

以外に、日向灘地震発生後、数年で四国西端から南海地震が発生・東に破壊が伝搬す

るシナリオ群が見つかった。また、これらのシナリオ群がM８クラス地震のみをモデル

化した場合、再現が困難であった南海トラフ地震の繰り返し間隔の倍半分の変化(100—

200 年程度)を説明し得る可能性があることが明らかとなった。今後は、安政から昭和

イベントまでの地震発生挙動を理解するために、熊野灘でも誘発破壊を引き起こすよ

うな地震シナリオを検証していく必要がある。 

(e) 引用文献  

1) Nakata, R., Hyodo, M., and Hori, T., Possible slip history scenarios for the Hyuga -nada 

region and Bungo Channel and their relationship with Nankai earthquakes in southwest 

Japan based on numerical simulations, J. Geophys. Res., 119, 4787-4801, 2014. 

2) Kodaira, S., Hori, T., Ito, A., Miura, S., Fujie, G., Park, J.O., Baba, T.,  Sakaguchi, H., 

Kaneda, Y., A cause of rupture segmentation and synchronization in the Nankai Trough 

revealed by seismic imaging and numerical simulation, J. Geophys. Res., 111, B09301-17, 

2006. 

 

⑤巨大地震の震源モデル及び地殻・地盤モデル開発  

 

(a) 業務の要約  

巨大地震時の強震動予測の高度化には、強震動予測のための巨大地震の震源モデル像

の構築と、震源域から強震動予測を行う対象地点を含む地殻・地盤の地震波速度構造モ

デルの構築が必要である。強震動予測は地震被害の予測や軽減のために行うものである

ので、地震被害を受ける構造物の周期帯域を意識する必要がある。近年の構造物の巨大

化や複雑化により、広帯域（具体的には周期 0.1 秒程度から 10 秒程度）の強震動予測

が必要となってきている。この観点に基づいた震源モデルの複雑さや、地下構造モデル

の複雑さを取り入れた検討を進めていく必要がある。  

政府の地震調査研究推進本部によって進められてきた地震動予測地図作成において、

広帯域の時刻歴強震動予測手法とともに、震源モデルや地下構造モデルのプロトタイプ

が提案されて活用されている。また、個々の研究者によっても、震源モデルのモデル化

手法や、大規模堆積盆地モデルのような各地域の地下速度構造モデルにおいて高精度化

が行われている。本業務にあたっては、これらの震源モデル、地殻・地盤速度構造モデ
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ルに関する既往研究に基づき、それらの広帯域化や信頼性を上げていくための方法論の

検討と、改良モデルを提案していくことを目的としている。  

 

(b) 業務の実施方法  

2011年東北地方太平洋沖地震を含むプレート境界大～巨大地震の震源特性を踏まえ

て、広帯域の強震動予測のための震源モデル構築の高度化についての検討を行う。南

海トラフの巨大地震時の震源域から都市圏への地震波伝播特性を把握し、地殻の速度

構造モデルの高度化に資するため、海域と陸域での地震観測点における連続記録を活

用した観測点間グリーン関数の推定を行う。  

 

(c) 業務の成果  

      1) 強震動予測のための巨大地震震源モデルの構築  

2011 年東北地方太平洋沖地震を含む過去のプレート境界地震の震源像をベース

に、南海トラフ巨大地震等のプレート境界地震の震源モデルの微視的パラメータ設

定方法を検討する。東北地方太平洋沖地震については、経験的グリーン関数法を用

いた 0.1-10 Hz の地震動の震源像（SMGA モデル）を推定する解析が複数実施され

た（「Asano and Iwata, 2012」、「川辺・釜江，2013」、「Kurahashi and Irikura, 2013」）。

いずれの解析も、強震動予測で必要な 0.1-10 Hz の地震動が、数十 km 四方程度の 4

～5 個のパッチから放射された地震動でほぼ説明し尽くされることを示した。これ

は、これまでの地震調査研究推進本部や内閣府によるプレート境界巨大地震震源モ

デルで仮定されてきた、アスペリティに強震動源となるすべりを集中させる方法を

支持するものである。また、これもこれまでの地震調査研究推進本部や内閣府によ

るプレート境界巨大地震震源モデルでも仮定されてきたことだが、東北地方太平洋

沖地震で生じたような海溝沿いの長周期が卓越した大すべりは、強震動予測的には

無視できることが確認された。上記の SMGA 震源モデルは、さらに背景領域のすべ

りのモデル化も必要ないことを示唆している。  

しかし、強震動源となるすべりの集中度は、2011 年東北地方太平洋沖地震発生前

の地震調査研究推進本部や内閣府のモデルと、東北地方太平洋沖地震ではだいぶ異

なっている。南海トラフの地震に対する「地震調査研究推進本部，2001」の震源モ

デルで強震動発生域として設定されているアスペリティは断層面積の約 30％、「中

央防災会議，2003」の震源モデルのアスペリティは断層面積の 20 または 30％であ

った。一方、東北地方太平洋沖地震の SMGA 総面積は、前述の３つの SMGA モデ

ルを用い、「Suzuki et al.，2011」の設定断層面を全破壊域と仮定すると、断層面積

全体の 4.7～5.8％、海溝沿いの深さ 10 km までのいわゆる津波地震発生域を除いた

断層面積の 6.2～7.6％である（「佐藤，2012」でも SMGA が推定されているが、解

析周波数帯が 0.05-10 Hz と異なり、そのため、他のモデルとの違いがやや大きい）。

「内閣府，2012」は、2012 年の南海トラフの巨大地震モデルの検討において、SMGA

をベースとする微視的パラメータ設定に切り替え、断層面積の 10％を SMGA とす

る設定を行った。以下の検討では、「内閣府，2012」と同様の問題意識であるが、
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より細かい検討を行う。  

 

図３－１０－⑤－１ SMGA 総面積とアスペリティ総面積の比の地震モーメントに

対する変化「Iwata et al., 2013」  

 

図３－１０－⑤－２ SMGA モデリングと波形インバージョンそれぞれの解析周

期帯の地震のマグニチュードによる変化の概念図 (Iwata et al., 2013) 

 

内陸地殻内地震については、波形インバージョンのすべり分布モデルから求めら

れる大すべり域（アスペリティ）は、経験的グリーン関数法でモデル化される強震

動生成域（SMGA）とほぼ一致することが言われてきた（「Miyake et al., 2003」、「岩

田，2009」）。しかし、プレート境界大～巨大地震については、アスペリティ＝SMGA

ではない（図３－１０－⑤－１）。海溝沿いの浅い部分で長周期大すべりが発生し

た東北地方太平洋沖地震を別にしても、SMGA の総面積はアスペリティの総面積の

10～80％である。この原因は、M7 では波形インバージョンと SMGA モデリングに

おいて解析周期帯域が重なっているが、そこから規模が大きくなるにつれ両者のず

れが大きくなり、M９クラスではそれらがほとんど重なっていないことから起きて



363 

 

いると考えられる（図３－１０－⑤－２）。地震が大きくなると波形インバージョ

ンと SMGA モデリングの解析周波数帯域がずれてくるのは、インバージョン解析に

おいて、0.1 Hz 以下の低周波数の地震動が強調されることから波形インバージョン

がこれを取り込むようになることと、波形インバージョンで震源モデルを表現する

パラメータの数（例えばサブ断層サイズを対象周波数に対応させてより大きくす

る）を抑えるため、また広い震源域を対象とした場合にグリーン関数の精度が落ち

るために高周波数側を削ることによる。SMGA とアスペリティの関係は、過去の事

例を見ると、海溝沿いに長周期大すべり域が生じた 2011 年東北地方太平洋沖地震

以外では、SMGA がほぼアスペリティに内包される場合（1994 年三陸はるか沖地震、

2003 年十勝沖地震など）が多いようである。この原因には、実質的な周波数による

地震波放射域の広がりの違いはあるだろうが、他に、見る波長による地震波放射域

の空間分解能の違い、グリーン関数の精度の違いなどの影響も考えられる。  

いずれにせよ、このように SMGA とアスペリティの大きさが異なるプレート境界

巨大地震については、強震動予測のための震源のモデル化手法を構築する際には、

強震動予測で必要とされる周波数帯に対応した SMGA モデルをベースに考えるべ

きである。そこで、過去のプレート境界大～超巨大地震の SMGA モデルに基づいて、

予測震源モデルで与えるべき SMGA の面積とその個数、応力降下量の設定方法を考

える。ここで強震動予測に必要とされる周波数についてであるが、大堀（1997）に

よると、原子炉建物、木造住宅のような固有周期の短いものから超高層ビルのよう

な固有周期の長いもので、構造物の固有周期は 0.1-10 秒にほぼ納まる。一部の大型

貯蔵タンク・長大吊橋で周期 20 秒までのものがあるが、周波数範囲が広がるほど

全ての周期で妥当なモデルが作りにくくなるということもあり、対象周期を 0.1-10

秒（対象周波数を 0.1-10 Hz）とする。ただし、以下で用いる過去の地震の SMGA

モデルには、低周波数側の限界周波数が 0.2 Hz や 0.3 Hz のものも含まれる。  

SMGA の総面積の断層面積に対する比であるが、これを（1）断層面積に対する

比を直接計算する方法と（2）アスペリティ総面積に対する比を求めた後に、プレ

ート境界地震のアスペリティ総面積の断層面積に対する比の平均値 22％「Murotani 

et al., 2008」を掛けて求める方法とを試す。後者を検討するのは、波形インバージ

ョン解析において、小さいすべり量で決まる断層面積よりもアスペリティ面積の方

が、より信頼性があるのではないかという考察による。検討に用いた地震は、1994

年三陸はるか沖地震（SMGA モデル：「宮原・笹谷，2004」）（波形インバージョン：

「永井・他，2001」、「Nakayama and Takeo，1997」）と 2003 年十勝沖地震（SMGA

モデル：「Kamae and Kawabe, 2004」）（波形インバージョン：「Koketsu et al., 2004」、

「Honda et al., 2004」）であり、波形インバージョン結果から導出された断層面およ

びアスペリティの面積は「Murotani et al.，2008」の値を用いた。東北地方太平洋沖

地震は海溝沿いの長周期大すべりにより SMGA を内包するアスペリティが見られ

ず、断層面積とアスペリティ面積の定義が前述の 2 つの地震とずれるため、ひとま

ず検討から外す。全ての組み合わせで計算すると、（１）の方法では 6.2±1.9％ と

なった。（２）の方法  では、8.5％±5.1％  と、（1）の方が安定して求められた（た
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だし、データ数が少なく、優位性は保証されない）。  

一方、東北地方太平洋沖地震について、海溝沿いの深さ 10 km までを差し引いた

部分を強震動に関わる断層面とみなすと、全破壊域にたいする全 SMGA の比は 6.8

±0.8%であり、（１）とより調和的である。次に、地震調査研究推進本部や内閣府

のモデル作成方法に鑑み、断層面上のセグメント毎に SMGA の数と比率を調べる

（比率については（１）の方法で調べる）。東北地方太平洋沖地震は「中央防災会

議，2006」の「日本海溝・千島海溝周辺海溝型地震に関する専門調査会」での領域

分けに従うと 6 つの領域にわたって破壊している。北から三陸沖中部領域では個数

は 0～1 個で 1 個の場合は比率が 4.0％、宮城県沖（陸側＋海溝側）では個数が 2 個

で比率が 13.8±3.4％、福島県沖では個数が 1～2 個で比率が 6.4±2.6％（1 個の場合

5.6％、2 個の場合 7.8±3.1％）、茨城県沖では個数が 1 個で比率は 6.2±1.1％となる。

日本海溝沿いのプレート境界の領域分けは、南海トラフのセグメントのように幾何

形状や海底地形に対応したものとは違う上に、他にも強い根拠が存在しないため、

このばらつきをセグメントにおける SMGA の割合のばらつきと結びつけるのは早

計であるが、単に SMGA の分布を見ただけでも、宮城県沖で密度が高く断層面の南

部・北部で密度が低い様子が見て取れる。SMGA の総面積が決まったとしてそれを

何個の SMGA に分割するかという問題に関しては、セグメントを介する方法以外に、

個々の SMGA 面積と地震のモーメントの関係（図３－１０－⑤－３）を頼りに設定

する方法もあるかもしれない。  

図３－１０－⑤－３は、SMGA モデルがある Mw5.9～9.1 のプレート境界型地震

（1994 年三陸はるか沖地震：「宮原・笹谷，2004」、2002 年宮城沖地震及び 2003-2005

年に千島海溝沿いに起こった 8 個の地震：「Suzuki and Iwata, 2005」、2003 年十勝沖

地震：「Kamae and Kawabe, 2004」、2005 年宮城沖地震：「Suzuki and Iwata, 2007」、

1982 年および 2008 年茨城県沖地震：「瀧口・他, 2011」、2011 年東北地方太平洋沖

地震：「Asano and Iwata, 2012」）のデータを元に作成した。  

 

図３－１０－⑤－３ 個々の SMGA の面積と地震全体の地震モーメントの関係  

 

SMGA の応力降下量については、前述の SMGA がモデル化された Mw5.9～9.1 の
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プレート境界型地震のモデルを用いて特徴を調べたところ、小さい SMGA ではばら

つきが大きく、面積が大きくなると応力降下量の変動が小さいことがわかった（図

３－１０－⑤－４）。また、解析周波数の下限周波数が大きくなる程変動が大きく

なる傾向も見られる。これらのことは、強震動生成する場の不均質性を示している

のかもしれない。SMGA の応力降下量の設定を考える際には、このようなサイズ依

存性を考慮する必要がある。巨大地震で想定されるような 400 km
2 以上の SMGA に

ついて平均をとると 26.0±14.3 MPa となった。  

SMGA の位置は地震動の強さと空間分布を決める最重要なパラメータの 1 つであ

る。現在、地震調査研究推進本部や内閣府のモデル化など多くの想定震源モデルで、

過去の地震の解析から強震動を発生したと推定される場所を定常的な強震動生成

可能域とする仮定のもとに想定地震の SMGA を設定する方法が採られている。これ

は、「永井・他，2001」や「Igarashi et al.，2003」によるアスペリティの繰り返しに

よっても支持される。しかし、その位置の精度はあまり高くないかもしれない。同

じ波群をモデル化したと思われる 2011年東北地方太平洋沖地震の SMGAについて、

前述３モデルの間で最大 60 km 強の位置の違いが見られる。原因は、S 波速度の仮

定、断層面の仮定、用いる観測記録の違い等によるものと考えられる。同様の空間

的不確定性は、過去の地震について推定されたアスペリティにもあると考えられる。

よって、想定地震の震源モデルの SMGA は、何らかの方法で推定された過去の

SMGA 位置を基本にしつつも、位置の変動も考慮したほうがよい。  

 

図３－１０－⑤－４ 個々の SMGA の面積とその応力降下量の関係  

 

今後は、上記の検討内容を整理して、SMGA ベースの震源モデル作成方法の明快

なルールを作り、さらに、実際の地震動予測に用いる計算手法に即した設定方法の

模索を行う必要がある。面的な地震動予測を行うには、現状、長周期側については

差分法等で理論的地震動計算を行い、短周期側については統計的グリーン関数法で

計算し、両者をハイブリッドする方法が現実的である。この方法で、経験的グリー

ン関数法でモデル化された SMGA の地震動と同様の性質を備えた地震動がモデル
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化する必要がある。「川辺，2013」は、「川辺・釜江，2013」の SMGA モデルに「中

村・宮武，2000」のすべり速度時間関数を使った震源モデルを入力として差分法で

4～10 秒のモデリングを行い観測の説明に成功しているが、0.1-10 Hz の広帯域での

実用性の確認が必要である。  

 

2) 海陸地震波干渉法による伝播経路地殻構造モデルの検証・高度化  

微動や脈動記録を対象に、任意の２観測点間での微動・脈動記録の相互相関関数

を計算し、２観測点間のグリーン関数に関する情報を得る手法である地震波干渉法

の適用が，地震学や物理探査学において、さまざまな地域、空間スケールで進んで

いる。本業務では、南海トラフ巨大地震による長周期地震動の生成・伝播特性に重

要な役割を担う、震源域から陸域における伝播経路モデル化の高度化に資する情報

を得るため、海域の観測点と陸域の観測点を組み合わせた２点間グリーン関数の抽

出を行う。海洋プレート上面の上に位置する付加体が長周期地震動の増幅特性に大

きく寄与していることは、2004 年紀伊半島沖地震の観測記録の分析や地震動シミ

ュレーションからも指摘されており（「Yamada and Iwata, 2005」、「Furumura et 

al., 2008」）、震源域と陸域の間に位置する付加体の地震波速度構造を高度化するこ

とは、南海トラフ巨大地震の地震動シミュレーション研究の高精度化のためには不

可欠であると考えられる。今年度は、大阪堆積盆地を含む西南日本域と東南海地震

の震源域である熊野海盆の間の地殻構造に注目し、解析に必要なデータの収集・整

理を行った。  

熊野海盆周辺海域において地震・津波観測監視システム（DONET1）を運用する

独立行政法人海洋研究開発機構地震津波海域観測研究開発センター海底観測技術

開発グループの関係者と DONET1 広帯域地震波形データの使用に関する協議を行

った。本年度は 2013 年１月 15 日から 2014 年９月２日までの約 1.6 年分について、

広帯域地震計 20 点の連続波形データの提供を受けた。DONET1 は５つのノードに

各４つの観測点が接続されている。各観測点には、Guralp 社製広帯域地震計 CMG-3T

が設置され、３成分の地動速度記録がサンプリング周波数 200 Hz で収録されてい

る。  

陸側の観測点については、上記 DONET1 のデータ提供期間に対応する期間の記録

について、独立行政法人防災科学技術研究所の広帯域地震観測網（F-net）及び京都

大学防災研究所の広帯域地震計（STS-1、STS-2 または STS-2.5 のいずれか３成分が

設置されている）の連続記録を収集した。連続記録を収集した広帯域地震観測点を

図３－１０－⑤－５の地図に示す。  

海域及び陸域の連続記録ともに、東京大学地震研究所の策定した WIN 形式のフ

ァイルフォーマットで提供を受けているので、これらを整理し、本業務の解析に使

用できるようファイルフォーマットの変換作業を実施した。海域、陸域いずれも連

続記録を取り扱う必要があるため、データ量が膨大であり、記録のコピーやフォー

マット変換作業におのおの数ヶ月オーダーの時間を要した。平成 27 年度は本格的

な解析を実施する。まず、熊野海盆から紀伊半島南部をターゲットに、解析可能周
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波数範囲などを吟味しながら、熊野海盆―紀伊半島南部の観測点間グリーン関数の

抽出を試みる。  

 

 

図３－１０－⑤－５ 連続記録を収集した広帯域地震観測点。（左）西南日本全体、

（右）熊野海盆から紀伊半島に書けての領域（左図の矩形領域）を拡大した

もの。  

 

(d) 結論ならびに今後の課題  

広帯域強震動予測のための震源モデル構築手法に関して、SMGA（強震動生成域）モ

デルに基づき、2011 年東北地方太平洋沖地震を含むプレート境界大～巨大地震の

SMGA パラメータの特徴について整理を行い、震源モデル設定方法についての考え方

をまとめた。ここでの提案に基づいて方法論の検証を実記録に適用して確認する必要が

ある。  

南海トラフでの巨大地震に対して、震源域から都市圏に至る地震波伝播経路の波動

伝播特性把握と既往の地殻速度構造モデルの検証のため、海域と陸域の地震観測点間の

グリーン関数の推定を開始した。膨大なデータ容量のハンドリングが必要であったため、

観測点間グリーン関数の構築は来年度に行う。  
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⑥ シミュレーションに基づく南海トラフ地震津波の検証・評価  

 

(a) 業務の要約 

 平成 26 年度は、まず、1944 年東南海地震・1946 年南海地震と 1854 年安政東海地震・

南海地震との震源象の比較を行った。そのために、1944 年東南海地震と 1946 年南海

地震の直後に実施されたアンケート調査の再解析を行い、それぞれの地震の改訂メル

カリ震度階による震度分布と、1946 年南海地震については詳細な被害分布を得た。さ

らに、三重県内における歴史資料の調査し、1954 年安政東海地震の震源域の南西端が

1944 年東南海地震のそれまで及んでいたのかどうか検討した。また、三重県度会郡南

伊勢町の五ヶ所湾にて歴史資料の調査と津波痕跡調査を行った。次に、前年度に引き

続き 1600 年代の南海トラフ沿いの巨大地震の再検討を行った。まず、前年度に本プロ

ジェクトで指摘した 1605 年慶長津波地震が伊豆-小笠原海溝沿いの巨大地震であった

可能性を確かめるために、小笠原諸島の父島・母島と周辺の属島において津波痕跡調
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査を行った。また、1605 年慶長津波地震に代わる南海巨大地震と指摘されている（「石

橋・原田，2013」，「石橋，2014」）、1614 年 11 年 26 日（慶長十九年十月廿五日）の地

震について、四国地方と九州地方における歴史資料の調査を行った。内閣府の想定し

た M９クラスの南海超巨大地震による西太平洋・東シナ海の津波の伝播シミュレーシ

ョンを行った。南海トラフの巨大地震と比較するために、千島海溝沿いで発生した大

地震・巨大地震の破壊様式の研究を行った。 

 

(b) 業務の成果 

1) 1944 年東南海地震・1946 年南海地震の直後に行われたアンケート調査の再解析 

  による被害・震度分布 

 1944 年東南海地震について、地震直後に東京帝国大学地震研究所と理学部地球物

理学教室により、主に震度に関する大規模なアンケート調査が行われたが、その集

計・解析結果は公表されていない（「津村・他，2010」）。そこで、本研究でアンケ

ート調査の再集計と分析を行った。地震研究所に残されていた、完全でない震度の

集計資料に記載されていた改正メルカリ震度（以下、「MM 震度」）と、アンケート調

査の回答から推定し直した MM 震度から、この地震の震度分布図を作成した（図３

－１０－⑥－１）。集計資料の震度データは 12 県における 99 点、再推定された震

度データは 27 都府県における 139 点である。その結果、震度５範囲が和歌山県の

南西部から神奈川県、長野県まで広範囲に広がっていることが分かった。特に、長

野県の諏訪湖付近、滋賀県の琵琶湖北岸付近、滋賀県南部（現甲賀市水口）や福井

平野でも MM 震度が大きく、９〜10 の MM 震度（旧気象庁震度の６程度）が推定され

た場所もあることが分かった。 

 
図３－１０－⑥－１ 地震直後に行われたアンケート調査結果による 1944 年東南

海地震の震度分布（MM 震度階）。星印と矩形は、それぞれ、1944 年東南海地
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震の震央と「相田，1979」による震源域。 

 

 観測点数は 139 点と少ないが、木造家屋・土蔵の被害などのアンケートによる被

害状況が分かっているので、同じ地点における、歴史資料による 1854 年安政東海

地震、1707 年宝永地震の被害状況と直接比較することによって、それぞれの地点に

おける地震動の強さを比較することが期待できると考えられる。今後、「中村・他，

2014」、「香川･他，2014」のようにアンケートの震度に関する質問項目と気象庁震

度の推定に使用される体感・被害状況との比較により、気象庁震度の推定を行う。

そして、観測点数は少ないが、震度インバージョン（「神田・他，2004」）によって、

短周期地地震波の発生源の推定を試みる。 

 次に、1946 年南海地震については、アンケート震度の集計資料とアンケート調査

票と考えられる 2 種類の葉書を用いて、この地震の詳細な MM 震度分布図の作成を

行った。アンケート回答数は 1034 で、そのうち 1014 地点における MM 震度が得ら

れた。 

 

図３－１０－⑥－２ 地震直後に行われたアンケート調査結果による 1946 年南海

地震の震度分布（MM 震度階、平均値）。星印とコンターは、それぞれ、1946

年南海地震の震央と「Murotani，2007」によるすべり量分布。 

 

 さらに、アンケート調査より明らかになった、地震動による人々や周囲の状況、

建物や公共物の被害状況の分布図も作成した。アンケート葉書の震度に関する 28

の質問項目それぞれについて、MM 震度が求められており、本研究では、それらの平

均値をその観測点の震度とした。図３－１０－⑥－２に得られた震度分布（平均値）

を示す。この平均 MM 震度の最大は、高知県内で 9（旧気象庁震度階の震度６程度）
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である。四国地方、近畿地方、中国地方の瀬戸内側では、旧気象庁震度の震度５程

度に対応する MM 震度７、８が広範囲に分布している。この平均震度の分布は、中

央気象台による震度分布（「中央気象台，1953」）とおおよそ一致している。しかし

ながら、28 件の質問項目による MM 震度の最大値の分布（図３－１０－⑥－３）に

ついては、旧気象庁震度の７と対応する MM 震度 10〜12 が、四国全域、兵庫県・岡

山県・広島県の瀬戸内海側、和歌山県と三重県の太平洋側に分布しており、「中央

気象台，1953」の震度分布（四国地方の太平洋側、瀬戸内海周辺、三重県の太平洋

側の７点で震度６）と比べると、明らかに大きな MM 震度が広範囲に分布している。

10 以上の MM 震度は、家屋の被害、橋梁や堤防、岸壁などの被害に関する質問項目

から推定されているが、これらの被害状況に対応する MM 震度が過大である可能性

も考えられるので、今後、さらなる検討が必要である。 

 

図３－１０－⑥－３ 地震直後に行われたアンケート調査結果による 1946 年南海

地震の震度分布（MM 震度階、最大値）。星印とコンターは、それぞれ、1946

年南海地震の震央と「Mutotani，2007」によるすべり量分布。  

 

 また、アンケート調査の木造家屋の被害状況に関する質問から、南海地震による

西日本の木造家屋の被害状況が明らかになった（図３－１０－⑥－４）。それよる

と、濃尾平野、琵琶湖周辺の平野、松江付近の平野部でも、壊れやすい家屋は倒れ

るものがあった。さらに、中国地方から近畿地方の山間部、四国地方の山間部では

「被害がほとんどなし」であるのに対して、震源域からかなり遠くの静岡県の平野

部、濃尾平野周辺、琵琶湖周辺の平野部、福井平野付近、山陰地方の平野部におけ

る木造家屋は「かなり傷む」と回答されており、地盤の影響が家屋の被害に大きく

影響を与えていることが分かる。木造家屋の被害状況から推定される MM 震度の分
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布から、MM 震度 10（気象庁震度６に相当する）が非常に広範囲に広がっており、

高知県においては、気象庁震度７に相当する MM 震度 11 が存在する。これは、「中

央気象台，1953」による震度分布では、震度６を記録した地点が四国地方の太平洋

側、瀬戸内海周辺、三重県の太平洋側の７点であるのに対して、顕著に大きい。ま

た、煉瓦造り・石造りの家屋の被害も、木造家屋の被害の程度と調和的であった。 

 

図３－１０－⑥－４ 地震直後に行われたアンケート調査結果による、1946 年南海

地震による木造家屋の被害分布。MM 震度が７以上では、“普通の家”と“倒

れやすい家”とで質問が異なる。星印とコンターは、それぞれ、1946 年南海

地震の震央と「Murotani，2007」によるすべり量分布。 
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 さらに、MM 震度の推定には使われていないが「低湿地に土砂を噴き出す」という

アンケート回答の選択肢は、軟弱地盤の液状化による噴砂を表していると思われる

が、震源域からかなり離れた三重県北部や、瀬戸内海周辺でも噴砂の回答があった。 

 今後、「中村・他，2014」、「香川･他，2014」が行ったように、MM 震度への換算を

前提として作成された 28 のアンケート項目から、それらに対応する気象庁震度を

評価することによって、アンケート結果から現行の気象庁震度を推定する予定であ

る。そして、震度インバージョン（「神田・他，2004」）によって、短周期地震波の

発生源の推定を試みる。また、木造家屋や土蔵などの被害分布と、被害の状況が比

較的詳しく分かっている 1707 年宝永地震や 1854 年安政南海地の被害分布との比較

も行う。 

 

2) 史料調査による 1854 年安政東海地震の津波波源域南西端の再検討 

 1944 年東南海地震の津波波源域は和歌山県の潮岬付近まで達していたが（例えば、

「羽鳥，1974」、「Baba and Cummins，2005」）、1854 年安政東海地震の津波波源域が、

1944 年と同じく潮岬付近まで達していたのか、あるいは尾鷲市沖以北までしか達して

いないのか、意見が分かれている（例えば、「瀬野，2012」、「石橋，2014」）。この問題

は、過去の南海トラフ沿いの巨大地震の破壊様式と繰り返しに関する解釈について、

さらには次の南海トラフ沿いの巨大地震の長期予測に関しても、非常に重要な問題で

ある。そこで、本研究では、1854 年安政東海地震の津波波源域の南西端がどこまで達

していたのかを、歴史資料に書かれている地震発生時刻と津波襲来時刻に関する記述

から再検討した。 

 再検討では、『日本地震史料』「武者，1951」，『新収日本地震史料（第五巻別巻五-

一，補遺別巻，続補遺別巻）』「東京大学地震研究所，1987，1989，1994」，『日本の歴

史地震史料（拾遺_別巻，拾遺二，拾遺三，拾遺四ノ上，拾遺五ノ下）』「宇佐美，1999，

2002，2005，2008，2012」より、三重県津市付近から和歌山県串本町付近にかけての

沿岸における、地震の発生時刻と津波の襲来時刻に関する 136 の記述を抜き出した。

これらの記述は、安政東海地震後に書かれた手紙や文章の他、明治以降の各市町村に

よる調査報告、市町村史や郷土誌も含まれる。今後、元史料の信頼性などからこれら

の記述を取捨選択する必要があるが、本研究では全ての記述を使用した。 

 地震発生時の時刻に関しては、辰下刻や五ッ半時、午前 9 時頃のような具体的な時

刻の記述が多いが、津波来襲の時刻に関しては、具体的な時刻の記述の他、「半刻後」

や「30 分後」などの相対時間の記述、「直ぐ様」、「引き続いて」、「地震動揺之間ハ煙

草三ふく位の内なり、ゆりやんで煙草五ふく位の間ありて大津波となり」など多岐に

わたる。これらの記述から具体的な時刻のみを抜き出すと、図３－１０－⑥－５のよ

うになる。 
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図３－１０－⑥－５ 136 の記述から抜き出した、地震発生時刻と津浪襲来時刻。 

 

 地震の発生時刻に関しては、朝五ッ時（午前 8:48〜9:36：冬至、以下同じ）が 20、

朝五ッ半時（午前９:36〜10:24）が 22、朝四ッ時（午前 10:24〜11:12）が 26、朝四

ッ半時が（午前 11:12〜12:00）が１、辰刻（午前８:00〜９:36）が 5、辰下刻（午前

８:48〜９:36）が９、巳刻（午前９:36〜11:12）が 4、巳上刻（午前９:36〜10:24）

が１であった（三重県周辺の安政東海地震前後の記述において“中刻”が出てこなか

ったので、辰刻を辰上刻と辰下刻に、巳刻を巳上刻と巳下刻に分けた）。津波の来襲時

刻に関しては、朝五ッ時が３、朝五ッ半時が４、朝四ッ時が 12、朝四ッ半時が１、巳

刻が５、巳上刻が４であった。 

 地震発生時刻は、四ッ時・巳下刻は 26 と最も多いが、現三重県北牟婁郡紀北町にお

ける記述が 13 と多く、これらの記述の大本の史料に遡った検討が必要であるので除く

と、朝五ッ半時が最も多くなり、三重県外の地域でも記述されている地震発生時刻と

一致する。また，津波の襲来時刻は四ッ時・巳上刻が 12 と最も多い。ただし、時間間

隔が長い辰刻、巳刻と書かれた記述は含めていない。よって、地震発生時刻と津波来

襲時刻との時間差は、半時（約１時間）程度かそれ以上あったと推測される。 

 次に、より信頼度を高めるために、地震発生時刻と津波の来襲時刻の双方が書かれ

ている史料のみから記述に注目すると、図３－１０－⑥－６のようになる。 

 

図３－１０－⑥－６ 地震発生時刻と津浪襲来時刻の双方が書かれている記述から抜

き出した、地震発生時刻と津浪襲来時刻。 

 

 地震発生時刻に関しては、朝五ッ時が５、朝五ッ半時が８、朝四ッ時が２、辰刻が

１、辰下刻が３、巳刻が２であり、津波の来襲時刻に関しては、朝五ッ半時が４、朝
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四ッ時が９、朝四ッ半時が１、巳刻が５、巳上刻が３であった。よって、地震発生時

刻と津波来襲時刻との時間差は、同じく、半時（約１時間）程度かそれ以上あったと

推測される。 

 また、時刻の記述以外では、「同時」、「一時後」、「半時後」，「約 1 時間後」、「約 30

分後」がそれぞれ、１、６、６、７であった（図３－１０－⑥－７）。したがって、こ

れらの記述からも、地震発生時刻から津浪襲来時刻まで、しばらく時間があったであ

ろうと思われる。しかしながら、当該地域のほぼ全域にわたって、「直様」、「即刻」、

「間無」といった、地震発生時刻と津波来襲時刻との差がほとんど無かったことを示

す記述も多く（23 記述）、逆に、「暫くして」という地震発生時刻と津波来襲時刻との

差があまりなかったことを示す記述は８つと少なかった。 

 
図３－１０－⑥－７ 136 の記述から抜き出した、地震発生時刻と津浪襲来時刻との

差に関する記述。 

 

 以上の再検討から、1854 年安政東海の地震発生から津波襲来までの時間差は、「青

島・他，2008」による 1944 年東南海地震の地震発生時刻と津波来襲時刻との差のアン

ケート調査結果の約 13〜31 分と比べると長いと考えられる。しかしながら、安政東海

地震の地震発生と津波来襲との時刻の差は、伊勢湾内の津市、志摩半島先端の鳥羽市、

三重県最南部の熊野市でも同じであり、不定時法による時刻の分解能では三重県内の

沿岸における両者の時間差の変化を表すことが出来ないことが分かった。また、津波

の来襲時について、「直様」、「間無」、「即刻」といった記述が、「暫くして」といった

記述に対して約３倍多く、尾鷲市においても、「直ニ」、「地震之内直様」、「程無」とい

った記述がみられる。 

 さらに、津波逆伝搬図を作成すると、地震と津波の時間差が 30 分であっても、三重

県の海岸に来襲した津波の波源は、静岡県の御前崎付近になってしまうので（図３－

１０－⑥－８）、「半時」、「約 1 時間」という時間差は、安政東海地震の震源域の外側

から津波が来たことになってしまう。したがって、この「半時」、「約 1 時間」という

時間差は、後続の最大波の来襲時刻、目撃者の時間感覚の問題、不定時法の分解能の

問題によって実際よりも長時間になって伝わっていると思われる。 
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図３－１０－⑥－８ 地震発生時刻と津波襲来時刻との時間差の記述がある地点にお

ける、津波伝播時間 30 分の津波逆伝播図。コンターの色と地点の色が対応して

いる。 

 

 実際、「青島・他，2008」によれば、アンケートによる 1944 年の地震と津波との時

間差も、シミュレーションによるそれよりも遅くなっている地域がある。したがって、

史料内の地震発生時刻と津波来襲時刻のみの記述から、1854 年安政東海地震の津波波

源域の南西端を確定的に決めることは、今のところ、非常に困難であることが分かっ

た。尾鷲市における「直ニ」、「地震之内直様」、「程無」などの記述を信用すると、尾

鷲沖まで波源域が伸びていた可能性は否定できない。なお、「羽鳥，1974」では、『日

本地震史料』（「武者，1951」）の P.255 における、現三重県熊野市新鹿町での「嘉永七

年十一月四日五つ時大地震に次いで津浪あり、津浪は七八回起りたる高浪は三回なり

き。」という記述から、当地における地震発生時刻と津波到着時刻との時間差を 10 分

と推定して、安政東海地震の津波波源域の南西端を決めている。したがって、この推

定が妥当であるのかどうか再検討が必要である。 

 今後、愛知県、静岡県においても 1854 年安政東海地震の地震発生時刻と津波来襲時

刻の記述を調査し、安政東海地震の津波波源域全体におい波源の推定精度の検討を行

う。 

 

3) 三重県度会郡南伊勢町の五ヶ所湾周辺における津波堆積物津調査と歴史資料の調査 

 昨年度に引き続き、三重県度会郡南伊勢町神田曽区、宿区において、簡易掘削機を

用いて４ヶ所の掘削を行った。また、五ヶ所湾地域における 1854 年安政東海地震津

波による被害規模と分布を調べるため、4 つの未刊行史料を含む合計 27 の史料を収集

し（表１）、このうち具体的な被害記載のある 16 点について検討した。近代以前の地
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方社会における筆記史料ということもあり各史料の数値にばらつきがあるため、まず

なるべく正確な数値を選別するための基準を設け、それに則っとって選別した３点の

史料を元に具体的な被害数値をまとめた。特に基準とした史料『南嶋津浪被害覚』は

新出の史料である。その結果、五ヶ所湾地域における被害状況とその分布に関して以

下のことが分かった。  

 

表３－１０－⑥－１ 収集資料一覧  

 

 

 人的被害は湾最奥部の神津佐およびで東岸湾口部の田曽浦が各 3 人で最大であった。

これは従来の報告よりも多い結果である。湾最奥部の五ヶ所浦、東岸湾口部の宿浦が

各 1 人でこれに続く（図３－１０－⑥－９）。 
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図３－１０－⑥－９ 1854 年安政東海地震の津波による死傷者と家畜の死亡頭数。  

 

 流失率・全潰率（図３－１０－⑥－１０）は湾最奥部の五ヶ所浦、神津佐村で最大

となった。東岸湾奥部の下津浦でも流失率・全潰率が比較的高い。死者数同様、東岸

湾口部の宿浦，田曽浦でも全壊率が比較的高い。田曽浦の流失数は五ヶ所浦、神津佐

村に次ぐ８軒であった。 

 

図３－１０－⑥－１０ 1854 年安政東海地震の津波による家屋の全壊率と流失率。  

 

 主屋（おもや）の浸水率（図３－１０－⑥－１１）は、湾中央の海底谷地形に沿っ
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た集落がそれ以外よりも著しく高い。それらの村落のうち最奥部の２村、および西岸

湾口部の田曽浦は建物の損壊率の割合が高く、逆に湾中部～湾口部（田曽浦を除く）

では潮入率が高くなっており、これらは湾内での津波の挙動と強さの変化が明瞭に反

映されたものであろうと考えられるので、今後、詳細な津波ミュレーションで確かめ

る。 

 

図３－１０－⑥－１１ 1854 年安政東海地震の津波による母屋の浸水率。  

 

4) 小笠原諸島父島・母島における津波堆積物調査 

 伊豆-小笠原海溝沿いの沈み込み帯は、プレート間（巨大）地震がほとんど発生しな

い“マリアナ型沈み込み帯”だと考えられてきた。しかしながら、「石橋・原田，2013」

は、史料の再検討から、南海トラフ沿いの津波地震と考えられている 1605 年慶長地震

が、伊豆-小笠原海溝沿いの巨大地震だったのではないかという仮説を提唱した。さら

に、本プロジェクトの昨年度の研究では、伊豆-小笠原海溝沿いにプレート間地震とア

ウターライズ地震の断層モデルを仮定した津波シミュレーションによって、1605 年慶

長津波地震の津波高がほぼ説明できると結論した。しかし、この伊豆-小笠原海溝沿い

の巨大地震は仮説であり、この仮説の検討には、伊豆小笠原諸島での津波痕跡調査が

重要であると考えられる。 

 そこで、筆者らは、日本学術振興会の科学研究費助成事業による助成金（若手研究

(B) 26750129「伊豆-小笠原海溝の巨大地震発生履歴の解明に向けた小笠原諸島での津

波痕跡調査」）を取得し、小笠原諸島における津波痕跡調査を行った。昨年の７月 13

日〜18 日と８月 26 日〜９月４日の２回にわたって、父島と母島、そして、周辺の属

島である南島、兄島、弟島、姉島、姪島、嫁島において津波堆積物調査を行った。調

査個所は 23 個所である（図３－１０－⑥－１２）。 
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図３－１０－⑥－１２ 父島・母島と園周辺の属島における津波痕跡調査の調査地点。 

 

 調査の結果、父島西岸の境浦の海岸沿いの露頭面から少なくとも３つのイベント堆

積物が検出された。八瀬川流域（図３－１０－⑥－１３、写真３－１０－⑥－１）で

は、イベント層が腐植物層を伴い数層検出された。 

 

図３－１０－⑥－１３ 父島の八瀬川流域における調査地点。 
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写真３－１０－⑥－１ 父島の八瀬川流域における調査地点の様子。 

 

 今後、八瀬川流域内のイベント層分布および、堆積年代決定のために掘削調査を行

い、これまでの結果と含めて再考察する。また、既存のボーリング試料の層相を確認

するなどして、さらなる調査地の選定し、そこでの掘削調査を行う。 

 

5) 1614 年（慶長十九年）の地震についての四国地方と九州地方における歴史資料の調

査 

 1614年11月26日（慶長十九年十月廿五日）の地震については、被害記録が西日本から

関東に記録されているにもかかわらず、その実体は未だに不明である。この地震は、越

後高田で津波被害の記録があり、従来“高田領大地震”あるいは“高田地震”と胡椒さ

れてきたが，「山本・他，1982」によって否定され、京都付近のM6.5程度の地震だとさ

れた。しかしながら、「石橋・原田，2013」、「石橋，2014」は、複数の同時代日記にこ

の地震による余震の記事がいっさいないことから、京都付近の地震だった可能性はなく、

この地震による西日本から関東にかけての広範囲の被害記録を説明できる地震像とし

て、南海トラフ沿いのプレート間地震が考えられるとした。しかし、この地震に関する

史料の不足は否めないとしている。 

 したがって、本年度では、まず、九州地方と四国地方におけるこの地震に関する史料

の確認と調査を行った。大分県と宮崎県における歴史資料調査では、1662年寛文日向灘

の地震による被害の記録が多く、それ以前の記録を見つけ出すことができなかった。今

後も、この地域での歴史資料調査を進めていく予定である。また、四国地方では、愛媛

県伊予西条市において津波被害の記録が残されているので、その歴史資料の確認を行っ

た。この地震による津波記録は、大正二年に書かれた『多賀村郷土史』に記されている

が、この『多賀村郷土史』の原本は、伊予西条市にある鶴岡八幡神社にしか存在しない

ので、鶴岡八幡神社におもむき調査を行った。調査により、『多賀村郷土史』における

津波被害記録は『周布誌』という文献の引用である事が分かったが、『周布誌』の存在

が不明なために、それ以上たどることは出来なかった。しかし、鶴岡八幡神社の宮司の

案内で、津波のために移転した厳島神社の位置を確認することができた。今後、九州･

四国地方以外の記録についても調査する予定である。 
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6) 南海トラフ沿いで想定された M９の超巨大地震による西太平洋・東シナ海の津波伝

播シミュレーション 

 南海トラフで発生する最大クラスの巨大地震による津波が外洋において、どういっ

た振る舞いをするのか、あるいは、周辺諸国の沿岸をどれくらいの津波が襲うのか見

積もるために、内閣府に設置された「南海トラフの巨大地震モデル検討会」が想定し

た、南海トラフ沿いにおける M９クラスのプレート間超巨大地震（「内閣府，2012」）

による西太平洋・東シナ海の津波の伝播シミュレーションを行った。そして、中国東

岸、フィリピン諸島東岸、ニューギニア島北岸のおける津波高分布を調べた。  

断層モデルは、「内閣府，2012」による 11 種類の断層モデル（Case１〜11）を用い

た。また、11 種類の断層モデルによる津波シミュレーション結果と比較するために、

「Ando，1975」、「相田，1981a」、「相田，1981b」、「安中・他，2003」による 1707 年宝

永地震の断層モデルによる津波シミュレーションも行った。津波の伝播計算は、コリ

オリ力と海底摩擦を考慮した極座標系の非線形長波式「Satake, 1995」を用いた。海

底地形は GEBCO の 30 秒グリッドデータを用いた。計算領域は東経 115°〜155°、南

緯８°〜北緯 40°で、地震発生から 24 時間分の津波シミュレーションを行った。  

図３－１０－⑥－１４に算領域全体における津波の本震後 24 時間内の最大波高分

布を示す。11 ケースによる最大津波高分布は、1707 年宝永地震の分布よりも広範囲に

高くなる。四国沖〜日向灘に大すべり域・巨大すべり域を設定した Case４、Case５、

Case11 では、東シナ海における津波高分布が顕著に高くなることが分かった。 
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図３－１０－⑥－１４ 計算範囲全体における本震後 24 時間内の最大津波高分布。

白矩形は、図３－１０－⑥－１５の範囲を示す。  

 

 図３－１０－⑥－１５に中国東岸(a)、フィリピン諸島東岸(b)、ニューギニア島北岸

(c)における本震後 24 時間内の最大津波高分布を示す。  

中国東岸においては、1707 年宝永地震の最大津波高は、「Ando，1975」のよる断層

モデルであっても最大 1.0 m を越えることはない。しかし、Case１〜11 のいずれにお

いても多くの地点で 1.0 m を越えるが、最大でも 1.5 m 程度にとどまる（使用した海底

地形が粗いので、詳細な海底地形を使用すると結果は異なると考えられる）。中国東岸

における最大津波高分布は、駿河湾〜三重県沖に大すべり域・巨大すべり域を設定し

たケースよりも、四国沖〜日向灘に大すべり域・巨大すべり域を設定した Case４、Case
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５、Case11 で全体的に高くなる。したがって、この地域における津波高は、断層モデ

ルに依存する（四国沖よりも西に大すべり域・巨大すべり域が存在するか否かに依存

する）ことが分かる。  

フィリピン諸島東岸では、1707 年宝永地震の最大津波高は、「Ando，1975」のよる

断層モデルでは 4.0 m を越えるところがあるが、多くの地点で 2.0 m を越えることはな

い。Case１〜11 では、多くの地点で 3.0〜4.0 m を越え、Case11 では，最も高いところ

で 8.0 m を越える。しかし、各 Case による最大津波高分布の系統的な違いはあまりみ

られない。この地域における最大津波高も、局所的に大きなすべりよりも断層面全体

の平均的なすべりの大きさに依存するからだと考えられる。  

ニューギニア島北岸において、1707 年宝永地震の最大津波高は、「Ando，1975」に

よる断層モデルにおいて最も高いところで 3.0 m 程度になるが、ほとんどの地点で 2.0 

m を越えることはない。しかしながら、Case１〜11 のいずれにおいても最大津波高が

2.0〜3.0 m を越え、最も高いところで 5.0 m 程度になる。しかし、各 Case による最大

津波高分布の系統的な違いはあまりみられない。この地域における最大津波高は、局

所的に大きなすべりよりも断層面全体の平均的なすべりの大きさに依存するからだと

考えられる。  

 

図３－１０－⑥－１５ 中国東岸、フィリピン諸島東岸、ニューギニア島北岸におけ

る本震後 24 時間内の最大津波高の分布。地図上の赤線における津波高を示して

いる。  
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7) 日本海溝北部〜千島海溝で発生した M>7.5 の地震の顕著な前震活動  

 南海トラフの巨大地震と比較するために、千島海溝沿いで発生した大地震・巨大地

震の破壊様式の研究を行った。本年度では、この地域で発生した M>7.5 の地震に対し

て、顕著な前震活動に関する研究を行った。顕著な前震活動を伴った M>7.5 の地震は、

2006 年シムシル島沖のプレート間地震（Mw8.3）とそれに続く 2007 年のアウターラ

イズ地震（Mw8.1）、1963 年エトロフ沖地震（Mw8.6）、1991 ウルップ島沖の地震

（Mw7.6）、1995 年択捉島沖の地震（Mw7.9）、1978 年択捉島沖の地震（Mw7.8）、

1969 年北海道東方沖地震（Mw8.2）、1989 年岩手沖の地震（Mw7.4）である。 

 その結果、顕著な前震活動は、マグニチュードの大きな前震とその余震によって構

成され、本震直前における活発化や静穏化などは見られなかった。そして、顕著な前

震活動は、時間と共に一定の方向へ広がる傾向にあった。しかしながら、拡大の方向

は地震により様々であり、本震直前に拡大速度が顕著に変化することもなかった。前

震活動域は本震のすべりが大きかった領域とは棲み分けているようである（図３－１

０－⑥－１６）。  

 

図３－１０－⑥－１６ 1963 年エトロフ沖地震（Mw8.6）、1991 ウルップ島沖の地震

（Mw7.6）、1995 年択捉島沖の地震（Mw7.9）の前震分布と余震分布、すべり

量分布戸の比較。星印、赤丸、灰丸は、それぞれ、本震、前震、余震の震央で

ある。青コンターは、1963 年エトロフ沖地震、1991 ウルップ島沖の地震、1995

年択捉島沖の地震のすべり量分布を、赤コンターは、1963 年エトロフ地震の最

大前震のすべり量分布を示す。  
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(c) 結論ならびに今後の課題  

1) 1944 年東南海地震・1946 年南海地震の直後に行われたアンケート調査の再解析 

  による被害・震度分布 

 1944 年東南海地震について、地震研究所に残されていた、完全でない震度の集計

資料に記載されていた MM 震度と、アンケート調査の回答から推定し直した MM 震度

から、この地震の震度分布図を作成した。その結果、震度５範囲が和歌山県の南西

部から神奈川県，長野県まで広範囲に広がっていることが分った。特に、長野県の

諏訪湖付近、滋賀県の琵琶湖北岸付近、滋賀県南部（現甲賀市水口）や福井平野で

も MM 震度が大きく、９〜10 の MM 震度（旧気象庁震度の６程度）が推定された場所

もあることが分かった。 

 1946 年南海地震については、アンケート震度の集計資料と調査票と考えられる 2

種類の葉書を用いて、この地震の詳細な MM 震度分布図の作成を行った。アンケー

ト回答数は 1034 で、そのうち 1014 地点における MM 震度が得られた。各地点にお

いて、それぞれのアンケートに対する震度の平均値の分布は、中央気象台による震

度分布（「中央気象台，1953」）による震度分布とおおよそ一致している。しかしな

がら、最大値の分布は、旧気象庁震度の７と対応する MM 震度 10〜12 が、四国全域、

兵庫県・岡山県・広島県の瀬戸内海側、和歌山県と三重県の太平洋側に分布してお

り、「中央気象台，1953」の震度分布（四国地方の太平洋側、瀬戸内海周辺、三重

県の太平洋側の７点で震度６）と比べると、明らかに大きな MM 震度が広範囲に分

布していることが分かった。 

 さらに、アンケート調査より明らかになった、地震動による人々や周囲の状況、

建物や公共物の被害状況の分布図も作成した。木造家屋の被害状況に関する質問か

ら、地盤の影響が家屋の被害に大きく影響を与えていることが分かった。木造家屋

の被害状況から推定される震度分布も、「中央気象台，1953」による震度分布に対

して、顕著に大きい。 

 今後、28 のアンケート項目から、それらに対応する気象庁震度を評価することに

よって、アンケート結果から現行の気象庁震度を推定する予定である。そして、震

度インバージョンによって、短周期地震波の発生源の推定を試みる。また、木造家

屋や土蔵などの被害分布と、被害の状況が比較的詳しく分かっている 1707 年宝永

地震や 1854 年安政南海地の被害分布との比較を行う。 

 

2) 史料調査による 1854 年安政東海地震の津波波源域南西端の再検討 

 1854 年安政東海地震の津波波源域の南西端がどこまで達していたのかを、歴史資

料に書かれている記述から再検討した。再検討では、三重県津市付近から和歌山県

串本町付近にかけての沿岸における、地震の発生時刻と津波の襲来時刻に関する

136 の記述を抜き出した。 

地震の発生時刻に関しては、朝五ッ半時が最も多くなり、津波の襲来時刻は四ッ

時・巳上刻が 12 と最も多い。よって、地震発生時刻と津波来襲時刻との時間差は、

半時（約１時間）程度かそれ以上あったと推測される。また、時刻の記述以外では、
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「同時」、「一時後」、「半時後」，「約 1 時間後」、「約 30 分後」がそれぞれ、１、６、

６、７であった。したがって、これらの記述からも、地震発生時刻から津浪襲来時

刻まで、しばらく時間があったであろうと思われる。しかしながら、当該地域のほ

ぼ全域にわたって、「直様」、「即刻」、「間無」といった、地震発生時刻と津波来襲

時刻との差がほとんど無かったことを示す記述も多く（23 記述）、逆に、「暫くして」

という地震発生時刻と津波来襲時刻との差があまりなかったことを示す記述は８

つと少なかった。 

再検討から、1854 年安政東海の地震発生から津波襲来までの時間差は、「青島・

他，2008」による 1944 年東南海地震の地震発生時刻と津波来襲時刻との差のアン

ケート調査結果の約 13〜31 分と比べると長いと考えられる。不定時法による時刻

の分解能が低く、三重県内の沿岸における両者の時間差を表現できないことが分か

った。さらに、津波逆伝搬図から、「半時」、「約 1 時間」という時間差は、安政東

海地震の震源域の外側から津波が来たことになるので、この「半時」、「約 1 時間」

という時間差は、後続の最大波の来襲時刻、目撃者の時間感覚の問題、不定時法の

分解能の問題によって実際よりも長くなって伝わっていると思われる。今後、愛知

県、静岡県においても 1854 年安政東海地震の地震発生時刻と津波来襲時刻の記述

を調査し、安政東海地震の津波波源域全体におい波源の推定精度の検討を行う。 

 

3) 三重県度会郡南伊勢町の五ヶ所湾周辺における津波堆積物津調査と歴史資料の調査 

 昨年度に引き続き、三重県度会郡南伊勢町神田曽区、宿区において、簡易掘削機

を用いて４ヶ所の掘削を行った。また、五ヶ所湾地域における 1854 年安政東海地

震津波による被害規模と分布を調べるため、4 つの未刊行史料を含む合計 27 の史

料を収集し、このうち具体的な被害記載のある 16 点について検討した。  

人的被害は湾最奥部の神津佐およびで東岸湾口部の田曽浦が各 3人で最大であっ

た。これは従来の報告よりも多い結果である。湾最奥部の五ヶ所浦、東岸湾口部の

宿浦が各 1 人でこれに続く。流失率・全潰率は湾最奥部の五ヶ所浦、神津佐村で最

大となった。東岸湾奥部の下津浦でも流失率・全潰率が比較的高い。死者数同様、

東岸湾口部の宿浦，田曽浦でも全壊率が比較的高い。田曽浦の流失数は五ヶ所浦、

神津佐村に次ぐ８軒であった。主屋（おもや）の浸水率は、湾中央の海底谷地形に

沿った集落がそれ以外よりも著しく高い。それらの村落のうち最奥部の２村、およ

び西岸湾口部の田曽浦は建物の損壊率の割合が高く、逆に湾中部～湾口部（田曽浦

を除く）では潮入率が高くなっており、これらは湾内での津波の挙動と強さの変化

が明瞭に反映されたものであろうと考えられるので、今後、詳細な津波ミュレーシ

ョンで確かめる。  

 

4) 小笠原諸島父島・母島における津波堆積物調査 

 日本学術振興会の科学研究費助成事業による助成金（若手研究(B) 26750129「伊

豆-小笠原海溝の巨大地震発生履歴の解明に向けた小笠原諸島での津波痕跡調査」）

を取得し、小笠原諸島における津波痕跡調査を行った。父島と母島、そして、周辺
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の属島である南島、兄島、弟島、姉島、姪島、嫁島において津波堆積物調査を行っ

た。 

調査の結果、父島西岸の境浦の海岸沿いの露頭面から少なくとも３つのイベント

堆積物が検出された。八瀬川流域では、イベント層が腐植物層を伴い数層検出され

た。今後、八瀬川流域内のイベント層分布および、堆積年代決定のために掘削調査

を行い、これまでの結果と含めて再考察する。また、既存のボーリング試料の層相

を確認するなどして、さらなる調査地の選定し、そこでの掘削調査を行う。 

 

5) 1614年（慶長十九年）の地震についての四国地方と九州地方における歴史資料の調

査 

 1614年11月26日（慶長十九年十月廿五日）の地震については、被害記録が西日本

から関東に記録されているにもかかわらず、その実体は未だに不明である。「石橋・

原田，2013」、「石橋，2014」は、この地震による西日本から関東にかけての広範囲

の被害記録を説明できる地震像として、南海トラフ沿いのプレート間地震が考えら

れるとした。 

 本年度では、まず、九州地方と四国地方におけるこの地震に関する史料の確認と調

査を行った。大分県と宮崎県における歴史資料調査では、1662年寛文日向灘の地震

による被害の記録が多く、それ以前の記録を見つけ出すことができなかった。四国

地方では、愛媛県伊予西条市の鶴岡八幡神社において、歴史資料調査を行った。今

後、九州･四国地方以外の記録についても調査する予定である。 

 

6) 南海トラフ沿いで想定された M９の超巨大地震による西太平洋・東シナ海の津波伝

播シミュレーション 

 「内閣府，2012」による M９クラスの南海超巨大地震の 11 種類の断層モデルに

よる西太平洋・東シナ海における津波伝播シミュレーションを行った。また、11 種

類の断層モデルによる津波シミュレーション結果と比較するために、「Ando，1975」、

「相田，1981a」、「相田，1981b」、「安中・他，2003」による 1707 年宝永地震の断

層モデルによる津波シミュレーションも行った。11 ケースによる最大津波高分布は、

1707 年宝永地震の分布よりも広範囲に高くなる。四国沖〜日向灘に大すべり域・巨

大すべり域を設定した Case４、Case５、Case11 では、東シナ海における津波高分

布が顕著に高くなることが分かった。 

中国東岸における最大津波高分布は、駿河湾〜三重県沖に大すべり域・巨大すべ

り域を設定したケースよりも、四国沖〜日向灘に大すべり域・巨大すべり域を設定

したモデルで全体的に高くなる。したがって、この地域における津波高は、断層モ

デルに依存する（四国沖よりも西に大すべり域・巨大すべり域が存在するか否かに

依存する）ことが分かる。フィリピン諸島東岸、ニューギニア島北岸では、各 Case

による最大津波高分布の系統的な違いはあまりみられない。この地域における最大

津波高も、局所的に大きなすべりよりも断層面全体の平均的なすべりの大きさに依

存するからだと考えられる。  
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7) 日本海溝北部〜千島海溝で発生した M>7.5 の地震の顕著な前震活動  

 南海トラフの巨大地震と比較するために、千島海溝沿いで発生した大地震・巨大

地震の破壊様式の研究を行った。本年度では、この地域で発生した M>7.5 の地震

に対して、顕著な前震活動に関する研究を行った結果、顕著な前震活動は、マグニ

チュードの大きな前震とその余震によって構成され、本震直前における活発化や静

穏化などは見られなかった。そして、顕著な前震活動は、時間と共に一定の方向へ

広がる傾向にあった。しかしながら、拡大の方向は地震により様々であり、本震直

前に拡大速度が顕著に変化することもなかった。前震活動域は本震のすべりが大き

かった領域とは棲み分けていることが分かった。今後、他の沈み込み帯においても、

同様の比較研究を行う。 
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⑦実用的な津波土砂移動シミュレーション手法の開発  

 

(a) 業務の要約  

 実用的な津波土砂移動シミュレーション手法の開発を目指し，既往数値モデル「高

橋・他，1999」のモデルの改良を行い、改良前後での土砂解析の安定性について宮城県

石巻市鮫浦地区で検討を行った。さらに、改良モデルを宮城県気仙沼湾に適用し、観測

データの整合性から、モデルの妥当性について検討を行った。  

 

(b) 業務の成果  

1) 津波による土砂移動モデルの改良とその整合性に関する検討  

津波による土砂移動モデル「高橋・他，1999」の計算フローを図３－１０－⑦－

１に示す。図中の上段は非線形長波理論による流水の連続式と運動方程式であり、

η は波高、D は全水深、M（=UD）および N（=VD）は流量フラックス、U および V

は断面水深平均流速、g は重力加速度、n はマニングの粗度係数である。下段は土

砂輸送に関する連続式と流砂量・浮遊砂量交換式であり、C は水深平均された浮遊

砂濃度、qB は流砂量、d は砂の粒径、s は砂の比重、τ*は無次元掃流力（シールズ数）、

wex は掃流層と浮遊層間の交換砂量である。   

ここでは、「高橋・他，1999」の土砂移動モデルを基に以下の点について検討し、

数値解析手法の再検討を実施した。  

リアス海岸の様な急峻な地形での波流れ場での流水計算の不安定化とともに、土

砂移動計算においても不安定となる場合があった。従来のモデルでは、浮遊砂移流

の計算は中心差分を用いていたが、より実用的な土砂移動モデルを鑑み、精度は劣

ることになるが安定性を考慮して一次精度風上差分を採用した。  

流砂量式については、従来のモデルでは、式(4)の係数 a（=21）、および式(5)の係

数 b（=0.012）は粒径にかかわらず水理実験結果によって決定されていた、高橋ら

（2011）2)は係数 a、b が粒径依存することを実験的に示し、その実験式を提案して

いる。そこで、本モデルにおいても、「高橋・他，2011」が提案している掃流砂量

および浮遊砂量算定式を使用した。  

飽和浮遊砂濃度について、従来モデルでは河川流を対象とした無次元層流力の小

さい室内実験に基づき、一定濃度（2 %濃度）以上にはで打ち切り、それ以上は巻

き上がらない仮定を導入していたが、改良モデルでは、「成瀬・他，2014」および

「van Rijn，2007」を参考に、平均流によるエネルギー供給と土砂輸送に伴うエネ

ルギー散逸の収支を考慮した簡易的な予測式「菅原・他、2014）5)を導入した。飽

和濃度は流況に応じて動的に変化するため、計算中、浮遊砂濃度が飽和濃度以上に

達した場合、新たな巻き上げが生じないようにした。
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粒子沈降速度の変化については、浮遊砂濃度の増大に伴う沈降速度の低下を考慮

した。ここでは浮遊砂の鉛直分布を考慮して底面付近の濃度を求め、この濃度に対

して干渉効果を考慮して沈降速度を補正し、浮遊砂の沈降量・交換砂量を決定した。

「van Rijn，2007」では、干渉効果を考慮すると浮遊土砂の過飽和状態が出現する

ことが指摘されている。そこで、浮遊砂の移流による集中が顕著な場合など、浮遊

砂濃度が予測式で求めた飽和濃度以上になることを許容した。上記の改良点を解析

モデルに実装し、テスト解析を行った。対象イベントとしては、2011 年東北地方太

平洋沖地震津波（以降、2011 年東北津波と称する）とし、対象領域は宮城県石巻市

鮫浦とした。対象領域における津波土砂移動解析のスナップショットを図３－１０

－⑦－２に示す。

 

図３－１０－⑦－１ 津波による土砂移動モデルの計算フロー。  
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対象領域における空間格子間隔は 5 m である。土砂移動モデルの改良点以外はすべ

て同一であり、流水モデルは非線形長波に基づき、マニングの粗度係数は 0.025 

m-1/3s を採用している。図 45(a)から、従来モデルでは、浮遊砂濃度の濃淡があま

 

(a) 従来モデル（高橋ら，1999）による解析例  

 

(b) 改良モデルの解析例  

図３－１０－⑦－２ 宮城県石巻市鮫浦における津波土砂移動解析例  
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り生じておらず、湾口部では湾側からの引波と沖側かからの押波が重なりあい、流

れ場に若干の不安定性が生じているとともに、浮遊砂移流についても不安定性が生

じ、湾口部でノイズが発生していることがわかる。これは、中心差分であるためと

考えられる。一方で、改良モデルでは、浮遊砂濃度に濃淡が生じていることや、湾

口部でのノイズも抑制されていることがわかる。飽和濃度は流況に応じて動的に変

化するモデルを導入したために、浮遊砂濃度の濃淡が生じたものと考えられる。  

宮城県石巻市鮫浦では、津波前後の地形情報は計測されていないため、改良モデ

ルによる土砂移動量に関する妥当性評価を行うことができない。そこで、解析領域

として宮城県気仙沼市気仙沼湾を対象とした。当該地域では、2010 年 3 月 22 日と

2011 年 3 月 29 日に湾低の地形変化に関する測量が実施されている（「原口・他，

2012」）。このデータは 2011 年東北津波による地形変化を捉えており、解析モデル

の検証に利用することができる。ただし、気仙沼湾低における土砂の諸元は不明な

ため、「高橋・他，2011」による粒径依存性を考慮した実験評価による式(8)および

(9)を本解析で用いた。  

         

               

               

               

 

        

               

               

               

   

なお、土砂移動解析に用いた波源は観測波形を良好に説明できるモデルの１つで

ある「Satake et al.，2013」のモデルを用いて気仙沼湾港内での土砂移動解析を行っ

た。本モデルによる計算値と実測値の整合について、K、κ「Aida, 1978」を用いて

評価すると、浸水高の場合は K=0.86、κ=1.48、遡上高の場合、K は浸水高と同程度

であるが、κ=3.0 となり、陸上部での再現は低いようである。  

図３－１０－⑦－３に気仙沼湾における土砂移動解析における浮遊砂濃度のス

ナップショットを示す。浮遊砂濃度を厚さに変換して可視化している。スナップシ

ョットは地震発生からおおよそ 45 分後であり、気仙沼湾の狭窄部に高速流が発生

し、それに伴って浮遊砂濃度が高くなっている状況である。図から、粒径にかかわ

らず、浮遊砂濃度のトレンドはおおむね一致しており、流況や遡上範囲に大差はな

いが、仮定した土砂粒径が大きくなるに従って、浮遊砂の巻き上げ量が小さくなっ

ていることがわかる。なお、解析を通して図３－１０－⑦－２(a)でみられた不安定

は生じておらず、安定的に解析することが可能であった。  
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図３－１０－⑦－４に土砂移動解析による気仙沼湾の最終地形変化を示す。粒径

により、浸食・堆積厚さに変化が生じるが、その傾向において、大きな変化は生じ

ていないことがわかる。以降では、土砂粒径 d=0.267 mm のケースで実測との比較

を行う。  

図３－１０－⑦－５に 2011 年東北津波による気仙沼ｒ湾の地形変化を示す。表 1

に実測値と計算値の比較を示す。実測値から算定した浸食量は 654,610 m
3、堆積量

は 900,888 m
3 である。堆積・浸食比率は 138%で、堆積がやや優勢である。空間的

な浸食・堆積の特徴をみると、港内の狭窄部（蜂ヶ崎）に 5～7 m の浸食がみられ

るほか、狭窄部より北側では西側の護岸に沿った 1 m 以上の澪筋状浸食域がみられ、

逆に東側は 1 m 以上の堆積が認められる。狭窄部より南にも、湾軸に沿って深さ 1 m

以上の澪筋状浸食域がみられる。  

再現計算では、浸食量は 505,802 m
3、堆積量は 620,522 m

3 となった。堆積・浸食

比は 123%で、実測と同様に堆積がやや優勢である。狭窄部を中心に、実測と同じ

く 5 m 以上の浸食域が生じている。しかし、実測データで狭窄部北西の護岸沿い、

南東の湾軸沿いにみられた澪筋状の浸食域は再現されていない。浸食・堆積の面積

の比較では、浸食は過小、堆積は過大となる傾向にあるが、倍半分程度の精度は有

していることがわかる。  
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図３－１０－⑦－３(a) 気仙沼湾における土砂移動解析における浮遊砂濃度のスナ

ップショット（d=0.166 mm）  
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図３－１０－⑦－３(b) 気仙沼湾における土砂移動解析における浮遊砂濃度のスナ

ップショット（d=0.267 mm）  
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図３－１０－⑦－３(c) 気仙沼湾における土砂移動解析における浮遊砂濃度のスナ

ップショット（d=0.394 mm）  
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図３－１０－⑦－４ 土砂移動解析による気仙沼湾の最終地形変化。左から

d=0.166 mm、0.267 mm、0.394 mm の場合を示す。  

 

図３－１０－⑦－５ 観測による気仙沼湾の地形変化。  

 

表２ 実測値と計算値の比較  

Obs. Com.
Com. /

Obs.
Obs. Com.

Com. /

Obs.

Area

(m
2
)

518,125 261,150 0.50 1,073,025 1,438,675 1.34

Volume

(m
3
)

654,610 505,802 0.77 900,888 620,522 0.69

Volume /

Area
1.26 1.94 0.51 0.84 0.43 0.51

Erosion Deposit
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2) 北上川河口部における津波氾濫解析  

2011 年東北津波により、宮城県石巻市北上川河口部における長面地区では、大規

模な地形変化が生じた。この地形変化の再現を実施するために、平成 25 年度業務で

は、詳細な地形データの作成を行った。ここでは、津波氾濫解析の結果を示す。  

津波の波源は「Satake et al.，2013」の波源モデル、氾濫解析は非線形長波方程式を

用いた。北上川河口部を含む解析対象領域の空間格子間隔は 5 m とした。この領域

では、土地利用に応じた相当粗度を土地利用条件として反映させている。また、津

波数値解析の継続時間は地震発生から 24 時間とした。図３－１０－⑦－６に北上

川河口部周辺における最大浸水深分布、図３－１０－⑦－７に最大流速分布を示す。

長面地区では、最大浸水深が 10 m 以上となり、実測データとの整合性はよい。最

大流速は長面地区で 5～10 m/s 程度生じており、これらの流況により大規模な洗掘

を受けたものと考えられる、詳細な検討については、土砂移動解析を含めて検討す

る必要があろう。  

  

 

図３－１０－⑦－６ 北上川河口部周辺における最大浸水深分布  
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図３－１０－⑦－７ 北上川河口部周辺における最大流速分布  

 

3) 歴史津波における湖沼津波堆積物の再現に関する検討  

津波の観測体制の整備が進む以前に来襲した大昔の津波、いわゆる歴史津波に関

する資料は極めて少なく、散在している古文書や記念碑、言い伝えなどに頼らざる

を得ない。しかし津波防災を考える上で歴史津波に関する諸情報は非常に重要であ

り、今回の東日本大震災を受けて、内閣府中央防災会議の「東北地方太平洋沖地震

を教訓とした地震・津波対策に関する専門調査会報告」などでは、地震・津波の発

生メカニズムの解明のために、歴史津波まで目を向けた幅広い研究が必要であると

説明されている。その中で津波堆積物は歴史津波来襲の数少ない物的証拠であり、

歴史津波の発生頻度や来襲状況を知る手がかりの一つとして注目されている。  

歴史津波の堆積物に関する調査は 1980 年代から始まった「箕浦・他，1987」。歴

史津波に関しては、同じように土砂移動させる可能性がある高波や洪水の堆積物と

区別するため、対象の堆積物が津波起源であることを認定する必要がある。認定の

方法として、現代の津波堆積物の特徴と比較して経験的に行われる場合や、分布地

点の標高や海岸からの距離を根拠にする場合がある。一方で、水理学的な実験によ

る検討は少ないのが現状であり、今後の課題の一つとして挙げられる「首藤・他，

2007」。  

津波堆積物を用いた歴史津波の評価は、津波による堆積物の認定や、堆積物の平

面的な分布から当時のおおよその浸水域の推定ができること、などの利点から、平

野部を中心に行われることが多い。代表的な研究例として、仙台平野における貞観

津波の津波堆積物がある。例えば「澤井・他，2007」は、869 年の貞観地震に伴っ

た津波による津波堆積物の詳細な現地調査より、当時の浸水域の復元に成功してい

る。他にも、平野部の掘削調査より、数百年～数千年前の地震による津波堆積物が

確認された事例は、日本のみならず世界中で報告されている。  

平野部のみならず、地震による地殻変動に伴った沈降域で形成される沿岸湖沼に

も、重要な津波堆積物が残されることが多い。「岡村・松岡，2012」は、大分県、
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徳島県、高知県の沿岸に分布する沿岸湖沼を対象としたコアリング調査から、多く

の津波堆積物を発見している。  

沿岸湖沼では、平野部よりも静穏な環境が安定して保たれている場合が多く、湖

底への粒子の堆積速度は平野部の泥炭層より速い。よってその速い堆積速度を利用

して巨大津波の再来間隔を高時間分解能で議論することができ、平野部では検出不

可能な小さなイベントを細かく分離できる可能性がある「澤井，2012」。また西南

日本の海岸付近などのように、多くの土地が田畑や住宅など人間の手によって利用

されており、沿岸湖沼でしか津波堆積物を得ることができない地域もある。以上よ

り、沿岸湖沼の地形学的条件や湖底の浸食・堆積状況、および堆積物の層厚と津波

外力の関係が明らかになれば、沿岸湖沼の津波堆積物の調査から歴史津波の規模を

推定することが可能となり、歴史津波の諸相をより明確にすることが期待できると

いえる。  

大分県佐伯市米水津龍神池は、典型的なポケットビーチ、海域と湖沼の間には規

模の小さい水道とラグーンが形成されている。「岡村・松岡，2012」は龍神池にて

コアリング調査を行い、1707 年宝永地震を含む津波堆積物を見いだした。これらの

データを有効活用することにより、1707 年宝永地震以前の南海トラフ巨大地震の規

模の一端を評価することが可能になると考えられるが、湖沼の突入する津波の水理

学的特性や、湖沼における土砂の浸食・堆積に関する知見は少ない（例えば、「松

冨・他，2001」）。  

歴史津波における津波土砂移動解析を実施するにあたり、考慮すべき、あるいは

重要であるにも関わらず、考慮することができない事項について列挙する。今後は

以下の点について留意しながら検討を進めることにする。  

a) 地形の問題  

現況地形は高度な土地利用のため、また、高頻度な自然災害からの防災のため

に、歴史時代の地形と大きく異なる場合が多い。特に、沿岸部では特別な理由が

ない限り、護岸整備が展開されている。この点は歴史津波の解析に共通する部分

でもあるが、高分解能な津波氾濫・土砂移動解析を行う際には、対象とした歴史

津波と同時期の絵図や大きな土地改変は少ないと考えられる明治時代の地形図を

参考として地形復元が必要となる。また、沿岸湖沼の場合はその水深についても

重要となるが、この点を復元することは難しいため、解析に含まれる不確実性の

ひとつとしてパラメータスタディを行う必要があろう。  

b) 粒径の問題  

  前述の通り、土砂移動量には砂の中央粒径が大きく依存する。このため津波堆

積物の中央粒径を明らかにしておく必要がある。今後実施するコアリング調査で

は、この点を留意することができるが、既往のコアリング調査では、中央粒径が

不明な場合も多い。この点についても解析に含まれる不確実性のひとつとしてパ

ラメータスタディを行う必要がある。  

c) 波源の問題  
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津波堆積物は特定の地点において重点的に調査されることが多い。一方で、津

波波源の推定には、津波痕跡の広域分布が重要となる「今井・他，2013」。日本に

おいては江戸期前後であれば、史料による痕跡と津波堆積物の情報から相互を補

完しつつ検討を進めることができるが、先史時代の古津波については、史料によ

る津波痕跡情報が得られないため、津波堆積物情報に頼らざるを得ない。また、

波源推定には空間的な分布特性が重要となるため、特定地点の重点調査はもちろ

ん、空間的な分布特性についても踏まえることが重要となる。  

d) 数値解析モデルの問題  

実用的な津波伝播・氾濫解析には、水深積分型の運動方程式が用いられる。こ

のモデルでは、地形条件により流れ場が急変するような流況を詳細に再現するこ

とは難しいと考えられる。この点については、水理実験と数値実験からその適用

範囲を検証する必要があろう。  

 

(c) 結論ならびに今後の課題  

 実用的な津波土砂移動モデルの構築を目指し、土砂移動に関わる数値モデルの離散

化手法や、新たな流砂量式の適用や浮遊砂濃度に関する構成則を適用した。急峻な海

底地形における流れ場においても安定的に解析を行うことを確認し、気仙沼湾におけ

る洗掘・堆積量から実測と計算の整合性を検討し、おおむね倍半分程度で整合するこ

とを確認した。さらに北上川河口部での解析や歴史津波への適用に関する問題点を抽

出した。  
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(3)平成 27 年度業務計画案  

広域地下構造モデルの精緻化をはかり、プレート境界での地震繰り返し発生だけで

なく、大地震発生前後の内陸地震の活発化問題にも適用する。京コンピュータ等の高

速計算機を用いて高精度化・広帯域化した強震動・津波シミュレーション法を用いて、

震度・地殻変動・津波データを解析することにより、南海トラフの過去地震の震源過

程を再評価する。また、その結果を考慮した応力・強度分布推定結果を用いた地震発

生サイクルシミュレーションを行い、連動の多様性や外的擾乱の影響を考慮した地震

発生シナリオを提案する。上記結果や、近年、諸外国で発生した巨大地震のデータを

集めて等南海トラフ巨大地震の震源モデルのスケーリングとレシピ化を行い、南海ト

ラフ沿いで起きる地震の平均及び最大クラスの震源モデルを明確化する。トラフ軸付

近での地震発生域調査観測研究の結果を参考にして、津波地震の発生可能性と超巨大

地震化可能性について、発生間隔（確率）を含めた現実的なハザード評価を行う。  
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