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第1章  津波波源に関する検討 

 
1.1  津波波源に関する基本的事項 

1.1.1  既往津波の分布と地震の発生様式 

日本周辺で発生した大規模な既往津波は，図 1.1.1-1に示すようにプレート境界付近お

よび日本海東縁部に集中しており，西南日本の日本海側および九州の東シナ海側では極め

て乏しい。また，遠地津波の発生域は図 1.1.1-2のように分布しており，これらはプレー

ト境界に対応している。 
 

  

       (a)                 (b)  

  
(c) 

        図 1.1.1-1 日本周辺で発生した既往津波の分布とプレート境界 

 

(a),(b)：既往津波の分布（渡辺

(1998)をもとに作成） 

(a)：684～1925 年 

(b)：1926～1996 年 

○の大きさは，m（津波の規

模階級）に対応する。 

(c)：日本付近のプレート境界と

プレート相対運動 

（瀬野(1996)） 
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(a) 
 

 
(b) 

 

図 1.1.1-2 外国で発生した津波の分布と世界のプレート境界 

(a)：外国の沿岸で発生した津波のうち，日本およびその周辺の沿

岸に影響を与えた津波（渡辺(1998)をもとに作成）。●は津波

の被害，▽はわずかの被害，○は被害がなかったもの。記号

の大きさは，m（津波の規模階級）に対応する。 
(b)：世界のプレート境界とプレート運動（力武(1992)） 
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日本列島周辺では，様々な発生様式の地震が発生している（本編 4.3.1 参照）が，プレ

ート境界地震および地殻内地震いずれについても，地震の発生する場所が限定されること

がわかってきている。プレート境界でプレート間地震が発生する領域は地震発生域

(seismogenic zone)と呼ばれており，Pacheco et al.(1993)はその範囲を図 1.1.1-3のように

定義している。図 1.1.1-3の深さ ds から ddまでの範囲が地震発生域であり，この範囲では

プレート境界でスラスト型（低角逆断層型）の地震が発生すると考えられている。 
地殻内（内陸）地震についてみても，図 1.1.1-4に示すように，特定の深さ以上に破壊

が進行しない「地震発生層」（seismogenic layer）が存在することが指摘されている

（Ito(1990)）。したがって，地震規模が一定以上に大きくなると断層の幅は頭打ちになる。

なお，この地震発生層の厚さは，場所により変化する。 
 

 

図 1.1.1-3 プレート境界地震の発生領域と津波地震の発生領域（Pacheco et al.(1993)） 

 

図 1.1.1-4 地殻構造と内陸大地震発生の模式図（伊藤(1998)） 
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図 1.1.1-3には海底下の浅い範囲にも通常のプレート間地震が発生しない領域が示され

ているが，谷岡・佐竹(1996)は，その領域を中心に発生するのが津波地震であるとしてい

る。これは，図 1.1.1-5に示すように，プレート付加体付近での断層運動により大きな鉛

直地盤変位が生じ，津波地震が発生するという解釈に基づいている。 
 

 

図 1.1.1-5 典型的なプレート間地震と津波地震の発生様式の模式図（谷岡・佐竹(1996)） 

（注）(a),(b)典型的なプレート境界地震，(c)(d)津波地震。地殻変動のグラフでは，縦

軸は横軸の約１万倍に拡大されている。筆者（谷岡・佐竹(1996)）らの考えでは，

津波地震は海溝のすぐそばの柔らかいプレート境界近くで発生する。断層運動

はゆっくりしており，地殻変動は大きい。 
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1.1.2  津波波源断層モデルのパラメータおよび震源付近の媒質の剛性率 

津波計算において一般に用いられる一様な矩形断層モデルは，次の 9 つの静的断層パラ

メータで記述される。 
   ・基準点位置（N ，E） 

・断層長さ L  ・走向 θ 
   ・断層幅 W  ・傾斜角 δ 
   ・すべり量 D  ・すべり角 λ 
   ・断層面上縁深さ ｄ 
 これらのパラメータのうち，L，W，D の 3 つは，地震モーメント M0 と次式で関連付け

られる。 
M0＝μLWD 

ここにμは震源付近の媒質の剛性率である。 

Ｄ

時間

食い違い量

north

断層面基準点
（N,E,d）

Vrup

L

θ

θrup

λ

W

δ

Ｄ

τ
 

図 1.1.2-1 断層パラメータ（佐藤編(1989)を改変） 

 
震源付近の媒質の剛性率は次式から算定される。 

 μ＝ρVs 2 
Vs：S 波速度，ρ：媒質の密度 

 剛性率は既往津波のモーメントマグニチュード Mw の評価に影響するので，津波評価に

あたっては，剛性率を適切に設定することは重要である。 
  

近年，人工・自然地震の観測やボーリング調査に基づき，各地の地震波速度構造あるい

は密度構造のモデルが提案されてきている。ただし，Ｓ波速度に関する探査事例は，Ｐ波

速度(Vp)に比べ少ないため，Ｐ波とＳ波の速度比（Vp/Vs 比）およびＰ波速度を用いて算
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定されることが多い。図 1.1.2-2にＰ波速度構造の検討例，表 1.1.2-1にＰ波とＳ波の速度

比の既往研究例を示す。地震波速度構造は位置や深さにより異なっており，このことは剛

性率も位置や深さに応じて変化することを示している。こうしたデータを用いて，位置や

深さに対応する剛性率を見積もると，標準的な値として表 1.1.2-2に示す結果が得られる。 
 

 
(a)                               (b)  

 
(c)                              (d)  

 

(e)  

図 1.1.2-2 Ｐ波速度構造に関する既往研究例 

(a)東北日本周辺（吉井(1978)） 
(b)東北日本周辺（周藤・牛来(1997)） 
(c)日向灘沖（宮町・後藤(1999)） 
(d)秋田沖日本海東縁部（西坂ら(1999)） 
(e)西南日本周辺（周藤・牛来(1997)） 
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表 1.1.2-1 Vp/Vs 比に関する既往研究例（伊藤・大東(1996)） 

地域 上部地殻 下部地殻 上部マントル 文献・備考

近畿 1.78 Yoshiyama(1957)
西南日本 1.75～1.79 角田(1968)
紀伊半島 渡辺・黒磯(1967)

東北 1.77 宇津（1969）
中国 1.70～1.71 1.73 Hashizume(1970)
東北 1.66 1.75 1.70～1.75 堀内ら(1977)

1.75～1.80 マントルの値は火山フロントの東西
近畿北部 1.70 黒磯・渡辺（1977)
函館群発 （1.66） 高波ら(1980)　表層の値
中部東海 1.68±0.02 1.75～1.81 1.77 Ukawa and Fukao(1981)

真のVp ,Vs から求めた値
四国 （1.58-1.65） 1.75 1.73 岡野・木村（1983）

1.73 （）内は表層の値
飛騨周辺 1.67±0.01
長野県 1.69±0.01
北関東 1.71±0.01

甲府周辺 1.69±0.01
富士箱根 1.69～1.78
甲府周辺 1.66～1.71
日光付近 1.682±0.016 1.686* 1.90

長野県西部 1.700±0.053 1.686*
兵庫県南部 1.680±0.023 1.76* 1.76*

橋田・鵜川(1995)

大東・伊藤(1995)
*は真のVp , Vs から求めた値

1.67
1.68

1.716±0.021

 
 

 

表 1.1.2-2 震源付近の媒質の剛性率の標準値 

海 域 根 拠 剛性率 
・西南日本陸側プレート内 
・日本海東縁部 
・プレート境界浅部（断層面全

体が深さ 20km 以浅に存在

する場合） 

Vp=6.0 km/s 
Vp/Vs=1.6～1.7 
ρ =2.7～2.8 g/cm3 
とすれば， 
μ =3.36×1010 

～3.94×1010 N/m2 

となる。この中間的値とする。

3.5×1010 Ｎ/ｍ2 
（3.5×1011 dyne/cm2） 

・海洋プレート内 
・プレート境界深部（断層面全

体が深さ 20km 以深に存在

する場合） 

Vp=8.0～8.1 km/s 
Vp/Vs=1.75～1.80 
ρ =3.2～3.5 g/cm3 
とすれば， 
μ =6.31×1010 

～7.50×1010 N/m2 

となる。この中間的値とする。

7.0×1010 Ｎ/ｍ2 
(7.0×1011 dyne/cm2)  

・プレート境界中央部（断層面

が深さ 20km 以浅と以深に

またがって存在する場合） 
浅部と深部の中間的値とする。

5.0×1010 Ｎ/ｍ2 
(5.0×1011 dyne/cm2)  
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1.1.3  断層面上のすべり量分布の不均質性 

地震時の断層運動は一様ではなく，断層面上にはすべり量が局所的に大きな部分（アス

ペリティ）が存在することが知られている。Somerville et al. (1999)は，1971 年～1995
年に発生した 15 の地殻内地震の震源パラメータを統計解析し，表 1.1.3-1に示すスケーリ

ング則を得ている。この関係は，強震動予測の分野において，不均質モデルの標準的関係

として用いられている。 
 

表 1.1.3-1 Somerville et al.(1999)による不均質断層モデルのスケーリング則 

Rupture Area vs. Seismic Moment )cmdyne(M.)km(A ⋅××= − 32
0

152 10232

Average Slip vs. Seismic Moment )cmdyne(M.)cm(D ⋅××= − 31
0

710561  

Combined Area of Asperities vs. Seismic Moment )cmdyne(M.)km(Aa ⋅××= − 32
0

162 10005

Area of Largest Asperity vs. Seismic Moment )cmdyne(M.)km(Al ⋅××= − 32
0

162 10643

Radius of Largest Asperity vs. Seismic Moment )cmdyne(M.)km(rl ⋅××= − 31
0

810081  
Average Number of Asperities 2.6
Area of Fault Covered by Asperities 0.22
Average Asperity Slip Contrast 2.01
Hypocentral Distance to Center of Closest 

Asperity vs. Moment )cmdyne(M.)km(RA ⋅××= − 31
0

810351  

Slip Duration vs. Seismic Moment )cmdyne(M.(sec)TR ⋅××= − 31
0

910032  
Corner Spatial Wavenumber Along Strike wx M..)km(KClog 507211 −=−  
Corner Spatial Wavenumber Down Dip wy M..)km(KClog 509311 −=−  

（注）Somerville et al.(1999)に単位を加筆した。 

 
アスペリティによる断層運動の不均質性は津波にも影響する。津波波形のインバージョ

ンにより断層運動の不均質性を求める研究が Satake(1989)以来行われている。インバージ

ョン法の概略を図 1.1.3-1に示す。この方法では，断層面をいくつかの小断層に細分化し，

それぞれについて単位すべり量を与えたときの，検潮所での計算津波波形をグリーン関数

とする。各グリーン関数に重みをつけた重ね合わせが観測波形に適合するよう，重み（各

小断層のすべり量）を最小自乗法により決定する。 
安中ら(1999)は，評価関数に津波痕跡高を導入するとともに，浅海域での非線形性を反

映する方法を提案している。 
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図 1.1.3-1 津波波形のインバージョンの模式図（佐竹(1991a)） 
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1.1.4  地震の規模と津波の規模 

(1)  地震規模を示す各種マグニチュードとそれらの間の関係 
地震の規模を表現するために，各種のマグニチュードが提案されている。表 1.1.4-1に

は，いろいろな地震に対する各種マグニチュードの値が示してある。同一の地震に対して，

種類の異なるマグニチュードは，必ずしも同一の値をとらない。これは，マグニチュード

の算定方法の違いに起因するもので，マグニチュード間には系統的な違いが存在する。 
 

表 1.1.4-1 地震の規模の評価例 （宇津(1999)を一部修正） 
地震名 年 月 日 Ｍ Ｊ Ｍ Ｉ Ｍ Ｇ Ｍ s Ｍ Ｌ Ｍ w Ｍ ｔ Ｍ s （Ｖ） ｍ Ｂ ｍ ｂ 備考

関東 1923 9 1 7.9 7.9 8.2 8.2 - 7.9 8.0 - 7.7 -
青森県東方沖 1931 3 9 7.6 7.4 7.7 7.8 - 7.3 7.2 - 7.1 -
三陸沖 1933 3 3 8.1 8.0 8.5 8.5 - 8.4 8.3 - 8.3 -
福島県沖 1938 11 5 7.5 7.8 7.7 7.7 - 7.8 7.6 - 7.4 -
日向灘 1941 11 19 7.2 7.2 7.8 7.8 - - 7.6 - 7.5 -
東南海 1944 12 7 7.9 7.7 8.0 8.0 - 8.1 8.1 - 7.8 -
南　 海 1946 12 21 8.0 8.0 8.2 8.2 - 8.1 8.1 - 7.8 - 日本付近
十勝沖 1952 3 4 8.2 7.6 8.3 8.3 - 8.1 8.2 - 8.0 - Ｍ s ≧7.8

房総半島沖 1953 11 26 7.4 7.5 - 7.9 - 7.9 7.9 - 7.7 - または
十勝沖 1968 5 16 7.9 7.9 - 8.1 - 8.2 8.2 - 7.6 6.1 Ｍ ｗ ≧7.8

北海道東方沖 1969 8 12 7.8 7.7 - 7.8 - 8.2 8.2 - 7.9 6.5 の全地震
根室半島沖 1973 6 17 7.4 7.6 - 7.7 - 7.8 8.1 7.7 7.3 6.5 （1923～97）
日本海中部 1983 5 26 7.7 7.5 - - - 7.7 8.1 7.7 - 6.8
釧路沖 1993 1 15 7.8 - - - - 7.6 - 7.1 - 6.9
北海道南西沖 1993 7 12 7.8 7.5 - - - 7.7 8.1 7.6 - 6.6
北海道東方沖 1994 10 4 8.2 8.2 - - - 8.3 8.2 8.1 - 7.3
福島県沖 1938 11 14 6.0 5.0 7.0 7.0 - - 7.1 - 6.9 -  津波地震
色丹島沖 1975 6 10 （7.0） 5.6 - 6.8 - - 7.9 7.0 - 5.6  の例

San Francisco 1906 4 18 - - 8 
1
/4 7.8 6 

3
/4-7 7.9 - - 7.4 -

Kern County 1952 7 21 - - 7.7 7.8 7.2 7.5 - - 7.3 -
San Fernando 1971 2 9 - - - 6.3 6.6 - - 6.5 - 6.2  Ｃａｌｉｆｏｒｎｉａ
Loma Prieta 1989 10 17 - - - - 6.7 6.8 - 7.1 - 6.5  の地震の例
Landers 1992 6 25 - - - - - 7.3 - 7.6 - 6.2
Northridge 1994 1 17 - - - - 6.7 6.7 - 6.7 - 6.4  

（注）気象庁による再評価（2000 年 4 月）に基づき，1994 年北海道東方沖地震の MJを 8.1

から 8.2 に変更した。 

 

宇津(1999)は，Mwに対する各種マグニチュードの系統的差違について調べ，図 1.1.4-1
のようになるとしている。図中，Mw が一定以上の領域では，曲線が右下がりとなり，Mw

が増加しても他のマグニチュードは増加しなくなる。このように，大きい地震では地震の

大小関係をマグニチュードで表せなくなる現象，いわゆるマグニチュードの飽和（例えば，

宇津ら編(2001)）が起こる。これは，地震が大きくなるにつれて地震波の長周期成分が卓

越してくるが短周期成分はそれほど大きくならないことに起因して，マグニチュード決定

に用いる地震波の周期が短いマグニチュード・スケールにおいて顕著に現れる。 

MJ : 気象庁マグニチュード， 
MI : 震度分布から宇津が求めたマグニチュード， 
MG : Gutenberg and Richter(1954)”Seismicity of the Earth”所収のカタログに掲載されたマグニチュード，

Ms : Gutenberg(1945a)の定義による表面波マグニチュード， 
ML : Richter(1935)のローカルマグニチュード， 
Mw : モーメントマグニチュード， 
Mt : Abe(1981)の津波マグニチュード， 
Ms(V) : ISC, USGS の表面波マグニチュード， 
mB : Gutenberg(1945b,c)の定義による実体波マグニチュード， 
mb : ISC, USGS の実体波マグニチュード
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図 1.1.4-1  Mw と各種マグニチュードの平均的関係（宇津(1999)） 

 
(2)  地震動を説明する断層モデルと津波を説明する断層モデル 

一般に，地震動を説明する断層モデルと，津波の痕跡高を説明できる断層モデルは必ず

しも整合しない。両者の比較例を図 1.1.4-2に示す。1993 年北海道南西沖地震を説明する

断層モデルのうち地震波のみから決定した断層モデルに基づく初期水位分布は，図 
1.1.4-2 (a)および(b)のようになる。これらは(c)に示した津波を説明するための初期波形と

は形状を異にしている。首藤(1998)によれば，(a)および(b)の初期波形では，沿岸の津波を

十分に説明できない。 

 
(a)                  (b)                (c) 

図 1.1.4-2 1993 年北海道南西沖地震の初期波形（首藤(1998)） 
 
 
 

(a) : ハーバード大学が長周期表面波を用いて算定した CMT 解に基づく初期波形 

(b) : 菊池(1993)が遠地実体波を用いて求めた断層運動に基づく初期波形(Takahashi, et al. (1995)) 

(c) : 津波を説明するための断層モデル(Takahashi, et al. (1995)) 
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(3)  地震と津波のモーメントマグニチュードの関係 
本体系化原案においては，プレート境界付近および日本海東縁部について，津波の痕跡

高を説明できる断層モデルをもとに想定津波評価の基準となる断層パラメータを設定して

いる。地震・津波に関する各種データや既往研究をもとに，本体系化原案において断層モ

デルを導出する手順を図 1.1.4-3に示す。ここでは，地震動から決定されるモーメントマ

グニチュード（以下，「地震動 Mw」）と津波の痕跡高を説明できる断層モデルのモーメン

トマグニチュード（以下，「津波 Mw」）の関係について述べる。 
近年の地震について，地震波解析により決定されている Mw（図 1.1.4-3の○A ）と，本研

究で設定した津波の痕跡高を説明できる断層モデル（付属編 1.3 参照）の Mw（図 1.1.4-3
の○D ）との関係は，表 1.1.4-2,図 1.1.4-4のようになる。特に太平洋側では，津波の Mw

が地震動の Mw を概ね上回る傾向がある。この理由として，以下の 2 点が考えられる。 
・ 一般に，痕跡高は検潮儀記録の半振幅よりも大きく記録される傾向がある（付属編

1.1.5 参照）。したがって，痕跡高を再現するための断層モデルは，検潮儀記録を

再現するための断層モデルに比べ，地震モーメントを大きめに設定する必要がある。

津波を説明できる断層モデルは，痕跡高の再現性が良好となるように設定されるこ

とが多いので，その Mwは検潮儀記録との整合が図られている地震 Mw と比べると

やや大きめとなりやすいと考えられる。 
・ 地震モーメントが一定でも，断層面上のすべり量に不均質性がある場合，一様すべ

りの場合より津波の最高水位は一般的に大きくなる。現実の断層運動には不均質性

が含まれていると考えられるが，表 1.1.4-2に記載した地震では全て一様すべりの

断層モデルを用いており，痕跡高を説明するために，やや大きめのすべり量を設定

する必要がある。このため，津波の Mwは地震動の Mwより大きめとなりやすいと

考えられる。 
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津波の痕跡高を説明する
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　　のデータ
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断層パラメータの修正
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断層モデルの
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断層パラメータの修正

断層パラメータの修正

A

B

D

c

 
 

図 1.1.4-3 プレート境界付近および日本海東縁部における津波の断層モデル設定手順 
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表 1.1.4-2 津波 Mw と地震動 Mwの対応関係 

千島海溝沿い（南部）

津波M w 地震動M w
地震動による地震モーメント

（×10
20

N･m）

1994年 北海道東方沖 8.33
* 8.25 Harvard 30 プレート内逆断層

1973年 根室半島沖 8.01+ 7.82 Shimazaki(1974) 6.7

1952年 十勝沖 8.23
* 8.09 Kanamori and Anderson(1975) 17

津波M w 地震動M w
地震動による地震モーメント

（×10
20

N･m）

1994年 三陸はるか沖 7.86+ 7.73 Harvard 4.89

1978年 宮城県沖 7.72+ 7.59 Seno et al.(1980) 3.1

1968年 岩手沖 7.80+ 7.07 Yoshioka and Abe(1976) 0.51

1968年 十勝沖 8.36 8.23 Kanamori(1971a) 28

1938年 塩屋崎沖Ⅳ 7.82+
* 7.65 Abe(1977) 3.8 プレート内正断層

1938年 塩屋崎沖Ⅱ 7.87+
* 7.83 Abe(1977) 7

1933年 昭和三陸沖 8.35 8.36 Kanamori(1971b) 43 プレート内正断層

津波M w 地震動M w
地震動による地震モーメント

（×10
20

N･m）
1946年 南海道 8.50 8.05 Kanamori(1972) 15

1944年 東南海 8.36 8.05 Kanamori(1972) 15

1923年 関東 8.04 7.85 Kanamori(1971c) 7.6

津波M w 地震動M w
地震動による地震モーメント

（×10
20

N･m）

1993年 北海道南西沖 7.84 7.71 Harvard 4.65

7.71 Harvard 4.55

7.85 Satake(1985) 7.6

1964年 新潟 7.35, 7.51 7.6 Abe(1975) 3.2

1940年 積丹沖 7.70 7.48 Fukao and Furumoto(1975) 2.1

発生年・位置

日本海溝沿い

発生年・位置

発生年・位置

日本海東縁部

発生年・位置

相模トラフ沿い・南海トラフ沿い

1983年 日本海中部 7.74

 

（注）＋は検潮儀記録と痕跡高の違い（付属編 1.1.5(2)参照）を考慮して地震モーメント

を 2 倍した。また，＊は同様に地震モーメントを相田による幾何平均Ｋ倍（付属編

1.1.6 参照）した。 
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(a) (b) 

図 1.1.4-4 津波 Mw と地震動 Mwの比較 

(a) : 太平洋側（□：相模・南海トラフ，△：千島海溝，○：日本海溝） 
(b) : 日本海側 
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1.1.5  津波の痕跡高と検潮儀記録 

(1)  痕跡高の信頼度の分類方法 
 津波の痕跡高データは痕跡の明確度や情報源の確かさにより，信頼度は個々に異なる。

1960 年チリ地震津波後の津波高調査においては，痕跡の明確度と測定誤差の大小により，

表 1.1.5-1のＡ，Ｂ，Ｃの基準に基づいて痕跡高データが分類された（チリ津波合同調査

班(1961)）。その後の調査もほぼこの分類にならっている。さらに，1994 年北海道東方沖

地震津波調査時には，表 1.1.5-1のＤが付け加えられた。 
 同様の考え方に基づけば，1960 年チリ地震津波以前の津波について，史料等に記載され

た痕跡高を分類する基準として表 1.1.5-2が得られる。 
 津波計算との比較に際しては，信頼度Ａ，Ｂのものを用いる。ただし，痕跡数があまり

にも少ない場合には，信頼度Ｃ以下のものをも対象とすることがあり得る。 
 

表 1.1.5-1 津波痕跡高の信頼度の分類（1960 年チリ地震津波以降） 

 

表 1.1.5-2 津波痕跡高の信頼度の分類（1960 年チリ地震津波以前） 

【首藤教授作成「古文書記録の信頼度に関する覚え書き」（第 7 回津波評価部会 資料 3）】 
 

 判 断 基 準 

信 
 

頼 

 

度 

A 信頼度大なるもの。 
痕跡明瞭にして，測量誤差最も小なるもの。 

B 
信頼度中なるもの。 
痕跡不明につき，聞き込みにより，周囲の状況から信頼ある水位を知るもの。

測量誤差小。 

C 
信頼度小なるもの。 
その他砂浜などで異常に波がはい上がったと思われるもの，あるいは測点が

海辺より離れ測量誤差が大なるもの。 

D 信頼度極小なるもの。 
高潮，台風などの影響で痕跡が重複し，不明瞭なもの，等。 

 判 断 基 準 

信 
 

頼 

 

度 

A 
信頼度大なるもの。 
古文書・郷土史等に記載され，痕跡の場所を現在でも確認でき，しかも近年

になって測量されて高さの確定されたもの。 

B 
信頼度中なるもの。 
古文書・郷土史等に記載され，痕跡の場所を現在でも確認できるが，近年の

再測量のなされていないもの。 

C 
信頼度小なるもの。 
古文書等に記載，或いは言い伝えられてはいるが，字名，集落名などにとど

まり，到達地点を確かめることの出来ないもの。 

D 参考値にとどまるもの。 
古文書等の関連現象・被害の記述から推測されたもの。 
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(2)  津波の痕跡高と検潮儀記録の関係 
検潮井戸の構造に起因する検潮井戸の周波数応答特性により，検潮儀記録は津波の短周

期成分を除外したものとなる（「水理フィルター」と呼ばれる）。日本の典型的な検潮井戸

の構造を図 1.1.5-1に示す。検潮儀そのものは検潮井戸の中に設置されており，井戸は外

海と導水管によって結ばれている。導水管は海洋潮汐よりも短周期の成分を取り除くため

の役割を果たす。このため，津波もこの導水管の影響を受ける（佐竹(1991b)）。 
 

 

図 1.1.5-1 日本の検潮井戸の構造（Satake et al.(1988)） 

 
1983 年日本海中部地震の後，検潮井戸の応答特性を調査し，検潮儀記録を補正する方法

が考案された。検潮井戸の応答特性と検潮儀記録の補正例を図 1.1.5-2に示す。 
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(a) (b) 

 

   
(c) 

 

図 1.1.5-2 検潮井戸の応答特性に基づく検潮儀記録の補正（Satake et al.(1988)） 

(a)：東日本 40 カ所の検潮所位置。 
(b)：(a)の検潮所で観測した，1m の水位差を回復するのに必要な時間。65～1300

秒の間に広く分布する。 
(c)：水理フィルター特性を考慮して再現した 1983 年日本海中部地震津波の時間

波形（破線）と検潮儀記録（実線）。 
 



 2-18

Kajiura(1983)は検潮儀記録最大全振幅と付近の遡上高との関係を調べ，図 1.1.5-3のよ

うにプロットしている。ただし， 
A  = 検潮儀記録による最大全振幅(crest to trough) 
H  = 検潮所付近の遡上高 

nH~  = 海岸線約 20km 長の区間内の幾何平均遡上高 

としたときの， 

●： HA  , ○ ： nHA ~  

をプロットしている。いずれも平均的に 1.0 とみなすことができる。つまり， 
（遡上高）≒（検潮儀記録最大全振幅） 

の関係がある。津波による水位上昇量と下降量がほぼ等しいとすれば，このことは，検潮

儀記録による最大水位上昇量は平均的に遡上高の約半分に等しいこと，つまり 
（遡上高）≒（検潮儀記録最大水位上昇量）×2 

の関係があることを示している。 
 

 
 

図 1.1.5-3 検潮儀記録と遡上高の関係（Kajiura(1983)） 
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1.1.6  津波波源モデルの適合度の評価方法 

計算結果と痕跡高のばらつきの統計的性質をみるため，表 1.1.6-1に示す 10 個の既往地

震津波のシミュレーション計算結果（計 1505 痕跡地点）を整理し， 
・ 痕跡高と計算値の差 
・ 痕跡高と計算値の比（対数値） 

の 2 通りに表示した。結果を図 1.1.6-1に示す。ただし，いずれも縦軸は全データの標準

偏差の 18 倍スケールとしている。 
 

表 1.1.6-1 地震ごとの断層モデルとデータ数 

地震津波名 データ数 断層モデル 
1707 年 宝永 61 本体系化原案 
1854 年 安政東海 88 本体系化原案 
1854 年 安政南海 60 本体系化原案 
1896 年 明治三陸沖 83 本体系化原案 
1933 年 昭和三陸沖 325 本体系化原案 
1944 年 東南海 41 本体系化原案 
1946 年 南海道 149 本体系化原案 
1968 年 十勝沖 273 本体系化原案 
1983 年 日本海中部 209 相田(1984)Model-10 
1993 年 北海道南西沖 216 高橋ら(1995)DCRC-26 

計 1505
 

（注）計算値 12m 未満のデータに限定した。また，断層モデル欄の「本体系化

原案」とは，付属編表 1.3.2-1 および表 1.3.3-3 に示した津波痕跡高を説明

できる断層モデルを指す。 
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図 1.1.6-1 痕跡高と計算値の関係の散布図 
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図 1.1.6-1のデータを表現形式ごとに，差あるいは比（対数値）の頻度分布として表現

すると，図 1.1.6-2のようになる。これに対し正規分布との整合度に関するχ2検定を実施

すると，表 1.1.6-2のとおりとなり，比の対数値の方がより正規分布に近いといえる。す

なわち，痕跡高と計算値の比は，対数正規分布にほぼ従う。 
 

0 50 100 150 200
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度数

範
囲

 

図 1.1.6-2 痕跡高と計算値の関係のヒストグラム 
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表 1.1.6-2 正規分布との適合度に関するχ2検定結果 

表示形式 χ
2
値 検定結果

痕跡高－計算値 393.53 ×
log（痕跡高／計算値） 226.09 ○  

（注）各形式について，（平均値±2.3×標準偏差）の範囲を 200 等分して

検定を実施した。検定結果が○とは，「データ分布が正規分布に従う」

という帰無仮説が有意水準 5％で棄却できないことを指す。（自由度

201,右片側確率 5%に対応するχ2分布の臨界値は 235 であり，これを

χ2値が上回った場合，仮説は棄却される。） 

 
次に，差と比（対数値）それぞれについて，計算値 2m ごとの区間平均値および区間標

準偏差をプロットすると，図 1.1.6-3のようになる。差は計算値の増大とともに，大きな

偏差をもつようになる。一方，計算値の増大に対し，比の対数値はほぼ一定の区間標準偏

差で推移する。つまり，比の対数値を用いたばらつきに関する相田による幾何標準偏差κ

は，津波高に依存しない指標であるといえる。なお，相田による幾何平均 K および幾何標

準偏差κは以下のように定義される。 

∑
=

=
n

i
iK

n
K

1
log1log  

( ) ( )
2/1

2

1

2 loglog1log ⎥
⎦

⎤
⎢
⎣

⎡

⎭
⎬
⎫

⎩
⎨
⎧

−= ∑
=

KnK
n

n

i
iκ  

n : 地点数, iii HRK =  

iR  : i 番目の地点での痕跡高, iH  : i 番目の地点での計算値 
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図 1.1.6-3 計算値 2m ごとにみた区間平均と標準偏差 
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1.2 津波波源の地域別特徴

1.2.1 太平洋プレートの沈み込みに関係した海域

(1) 千島海溝沿い（南部）海域

千島海溝沿い（南部）海域では，図 1.2.1�1に示すように連続的で一様に地震が海溝沿

いに発生しており，セグメント区分が比較的明瞭で，比較的短い間隔で地震が発生してい

る。図 1.2.1�2にセグメント区分および既往地震の発生間隔を示す。既往大地震のほとん

どがプレート間地震であるが，1994年北海道東方沖地震のようなプレート内逆断層地震も

発生している（図 1.2.1�3）。

図 1.2.1�1 千島海溝沿い（南部）海域のセグメント区分と地震の発生状況（笠原(1998)）

（注）北海道周辺のプレート境界に発生した浅い大地震 )7( ≥M の発生域。(A) 1900～1950

年に発生した地震（影付き），点線の楕円は 1900年以前の大地震の推定震源域，震源領

域は宇津(1972)に加筆。(B) 1951年～1974年に発生した地震（影付き）。(C) 1975年～

1996年に発生した地震（影付き），実線の楕円は(B)の年代の主な大地震の震源域を示す。
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図 1.2.1�2 千島海溝沿い（南部）海域に発生した地震の繰り返し性（島村・森谷 (1994)

に加筆）

越村ら (1996) 菊地・金森
DCRC-6e （1995）

項目 単位 主断層 副断層
長さ km 160 20 120
幅 km 80 15 60
上端深さ km 15 5 20
すべり量 m 4.5 8.5 5.6
走向 ° 52 52 49
傾斜角 ° 77 60 75
すべり角 ° 128 90 125

図 1.2.1�3 千島海溝沿い（南部）海域の既往地震の断層位置と 1994年北海道東方沖地震

の断層パラメータ

（注）左図には菊池・金森(1995)をプロットしている。

活動期

活動期

活動期

活動期

休止期

休止期

休止期
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(2) 日本海溝沿い海域

日本海溝沿い海域では，北部と南部の活動に大きな違いがある点が特徴である。 図

1.2.1�4に示すとおり，北部では，海溝付近に大津波の波源域が集中しており（1968年十

勝沖の領域を除く），後述するように津波地震，正断層地震もみられる。一方，南部では，

1677年房総沖地震を除き，海溝付近に大津波の波源域は見られず，陸域に比較的近い領域

で発生している。

 

図 1.2.1�4 日本海溝周辺海域における既往津波の波源域分布（石橋 (1986)）
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プレート間地震を発生させるプレート境界面の形状が明らかになってきている。図

1.2.1�5にプレート境界面の深さ分布を示す。傾斜方向が 38゜ N付近で変化している。

図 1.2.1�5 プレート境界面の深さ分布（Zhao et al.(1997)）

（注）沈み込む太平洋プレート上面の平均海水面からの深さ分布（km）のコン

ター図である。Ａ～Ｃは，プレート断裂帯を表す。○は 830～1995年に

起きた M7.0以上，深さ 60km未満のプレート境界型地震の震央位置およ

びマグニチュードを表す。

北部海域に最近発生した大地震の震源域分布を図 1.2.1�6に示す。日本海溝付近では，

1896年明治三陸津波のような津波地震や 1933年昭和三陸津波のようなプレート内正断層

地震が発生している。谷岡・佐竹(1996)は典型的なプレート間逆断層地震と津波地震の発

生様式を図 1.2.1�7のように推定している。プレート境界面の起伏が多い，粗いプレート

境界面の場合，海溝の陸側で津波地震が，海溝の沖合側で正断層型地震が発生するという

内容である。このことと図 1.2.1�6の海底地形断面図とを合わせて考慮すると，津波地震

や正断層型地震の発生する場所が限定されることが示唆される。

1611年慶長三陸津波は，相田(1977)により正断層地震のモデルが提案されているが，都

司(1994)と渡辺(1998)は津波地震の可能性を指摘している。
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図 1.2.1�6 日本海溝付近で最近発生した大地震の震源域と海底地形断面図（谷岡・佐竹

(1996)）

図 1.2.1�7 1896年明治三陸津波と 1933年昭和三陸津波の発生様式（谷岡・佐竹(1996)）
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日本海溝沿いの南部海域に着目すると，図 1.2.1�8に示すとおり，宮城県沖では陸域に

非常に近い領域で発生する地震（例えば 1978年宮城県沖地震）と，その沖側で発生する地

震（例えば 1897年宮城県沖地震）がある。

(a) data set Ⅰ

1616年 9月 9日

1646年 6月 9日

1678年 10月 2日

1736年 4月 30日

1770年 5月 27日

1793年 2月 17日

1835年 7月 20日

1861年 10月 21日

1897年 2月 20日

1936年 11月 3日

1978年 6月 12日

29.7479年

32.3151年

57.5753年

(地震調査研究推進本部地震調査委員会
　長期評価部会, 1998）

34.0740年

22.7288年

42.4192年

26.1726年

35.4164年

39.7014年

41.6055年

図 1.2.1�8 宮城県沖の既往地震（羽鳥(1987)）

福島県沖で記録されている大地震は 1938年福島県東方沖（塩屋沖）群発地震のみである。

図 1.2.1�9に示すように，この地震群には，逆断層地震とともに正断層地震も存在する。

図 1.2.1�9 Abe(1977)による 1938年福島県東方沖（塩屋沖）群発地震の断層面と解釈
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房総半島沖では，図 1.2.1�10に示すように，海溝付近で津波地震と考えられる 1677年

地震津波が発生している。

図 1.2.1�10 房総沖で発生した既往津波（羽鳥(1975)）
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(3) 伊豆・小笠原海溝沿い海域

伊豆・小笠原海溝周辺の既往地震分布を図 1.2.1�11に示す。プレートの三重会合点付

近で 1953年房総沖地震が，その南で 1972年八丈島近海地震が発生しているが，それらを

除くと顕著な津波を伴う地震は発生していない。阿部(1978)によるプレート間相互作用の

分類によれば，伊豆からマリアナ海溝にかけての海域は地震を起こしにくい安定なタイプ

に属する。

図 1.2.1�11 伊豆・小笠原海溝周辺の既往地震の震央分布（羽鳥 (1991)）

（注）1900～1990年に発生したマグニチュード 5.9以上，震源深さ 60km以下の地震の

震央分布である。●は津波を伴った地震，○は津波を伴わない地震。数字は発生

年，地震のマグニチュード，津波の規模階級の順である。
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1.2.2 フィリピン海プレートの沈み込みに関係した海域

(1) 相模トラフ沿い海域

表 1.2.2�1に，相模湾北西部に起こった津波の高さを示す。地震のマグニチュードに対

して，比較的大規模な津波を発生している。 1853 年嘉永小田原地震による津波は，相田

(1993)によると，津波による海面低下と河川への流入があったとされている。

表 1.2.2�1 相模湾北西部に起こった津波の高さ（相田(1993)にマグニチュードを加筆）

1633 1703 1853
寛永 元禄 嘉永

M7.0±1/4 M7.9～8.2 M6.7±0.1
一宮 5～6

浜勝浦 7.4 1.2
館山 5.6 1.8D
台場 2. 芝浦 0.74U
鎌倉 8. 5.4D
逗子 5～6D
真鶴 -(3～4) 8.6～9.2D
福浦 5.6D

熱海病院 1.5
旧市街 4～5 7. 7.5U?

港 7.0
多賀 6. 上多賀 4.8～6.4

下多賀 5.4
網代 3～4 3.5U

宇佐美 4D 7～8U 留田 6.4
初津 3.9～5.7

伊東 5～7 松原 6.0
大川河口 3.7～4.7U

港 6.3
川奈 8. 港 5.3

集落 5.0
初島北岸 1.8
初島西岸 3.0

下田 3～4 柿崎 4.6
下田 2.1

内浦 ＜1
清水三保 1.5

舞阪 3.
尾鷲 2.

U：初めの波が上げ潮、D：初めの波が引き潮、-(　)：津波の最低水位
地震のマグニチュードは宇佐美(1996)による。

1923

M7.9

相模湾北西部に起こった津波の高さ（m）

関東地名

石橋(1994)は，相模トラフ沿い海域を，相模湾内のセグメント，房総沖のセグメント，

西相模湾断裂の 3つの領域に区分している。1923年関東地震は，相模湾内のセグメントの

活動あるいは相模湾内のセグメントおよび西相模湾断裂の活動と考えられている。 図

1.2.2�1に相田・中島(1990)による 1923年関東地震の断層モデルを示す。また，1703年元

禄地震は，1923年関東地震の活動セグメントに加え房総沖のセグメントの活動と考えられ

ている。図 1.2.2�2に相田(1993)による 1703年元禄地震の断層モデルを示す。さらに，

1633年小田原地震は，西相模湾断裂の活動と考えられている。図 1.2.2�3に相田(1993)

による 1633年小田原地震の断層モデルを示す。
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図 1.2.2�1 1923年関東地震の断層モデル（相田・中島(1990)）

図 1.2.2�2 1703年元禄地震の断層モデル（相田(1993)）

（注）GR-1は Matsuda et al.(1978)，GR-2は笠原ら(1973)によるモデル。津

波の再現性から，相田は GR-2を最適モデルとしている。

図 1.2.2�3 1633年寛永小田原地震の断層モデル（相田(1993)）
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(2) 南海トラフ沿い海域

図 1.2.2�4に示すように，南海トラフ沿い海域では，繰り返し大規模な地震が発生して

いる。平均発生間隔は 120～160年である。地震の繰り返し発生のモデルは，地震前後の応

力状態に対応して図 1.2.2�5のように大別されるが，そのうち(b)は地震発生時予測可能

型モデル（time-predictable model）と呼ばれる。南海トラフ沿いの地震発生履歴は，図

1.2.2�6に示すように，地震発生時予測可能型モデルで説明できる。

図 1.2.2�4 南海トラフ沿い海域における既往地震の時空分布（石橋・佐竹 (1998)）



2-35

1T

u u u

(a) t (b) t t(c)

S
T
R
E
S
S

C
O
S
E
I
S
M
I
C

C
U
M
.

S
L
I
P

1T

2T 2T

図 1.2.2�5 地震の繰り返し発生のモデル（Shimazaki and Nakata(1980)）

（注）上段は応力の時間変化，下段は地震時のすべり量の累積を示す。なお，応力は一定の割

合で蓄積すると仮定されている。地震発生前後の応力レベルが一定の場合が (a)，地震

発生前の応力レベルのみが一定の場合が (b)，地震発生後の応力レベルのみが一定の場

合が(c)でそれぞれ示されている。(b)の下段の折れ線グラフを地震発生時予測可能型

（タイムプレディクタブル）の繰り返し発生と呼ぶ。（島崎・松田 編(1994)）

図 1.2.2�6 南海トラフ沿い海域の既往地震と地震発生時予測可能型モデルの整合性（藤

井・平原(1998)）

（注）南海道・東海道の巨大地震の階段ダイヤグラム。Kumagai(1996)によるダイヤグラムに

東海道の地震を加筆してある。南海道が図 1.2.2-4の A～Bに，東海道が C～Eに対応す

る。太い折れ線は Kawasumi(1951)および東京天文台編(1987)によるマグニチュードに基

づく。細い折れ線は宇佐美(1987)によるマグニチュード範囲の最大値に基づく。ただし，

B1イベントは 1498年明応地震，B2イベントは 1230年に推定される地震で，Kumagai(1996)

による推定マグニチュードに基づく。
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図 1.2.2�4および図 1.2.2�7からわかるとおり，南海トラフ沿い海域は，断層セグメン

トの区分が明確である。セグメントの組み合わせは地震により変化するが，ほぼ同時期に

東南海と南海道で発生する。東南海が先で南海道が後というパターンである。震源分布等

から，プレート境界面形状が提案されている。各種文献より作成したプレート境界面の深

さ分布を図 1.2.2�8に示す。

図 1.2.2�7 南海トラフ沖の地質構造単元（杉山(1992)）

図 1.2.2�8 プレート境界の深さ分布(石田(1989)，山崎・大井田(1985)をもとに作成)

（注）プレート境界深さの単位は kmである。
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(3) 琉球海溝沿い海域

図 1.2.2�9に示すとおり，日向灘では，繰り返し大地震が発生している。さらに南方の，

南西諸島周辺における既往津波の波源分布を図 1.2.2�10に示す。1771年八重山津波は，

石垣島で 25m余という大きな遡上高を生じたとされている。その原因として，松本・木村

(1993)は精密地形調査および音波探査調査から大規模陥没地形の存在を指摘し，地震によ

る海底地滑り発生の可能性を指摘している。

図 1.2.2�9 日向灘の波源分布と津波高さ（羽鳥(1985)）

図 1.2.2�10 1664年以降に発生した南西諸島周辺の既往津波の波源分布（羽鳥 (1988)）
（注）波源域横の数値は，発生日，気象庁マグニチュード，今村・飯田スケール mである。
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1.1.2 日本海東縁部海域

日本海東縁部では，明確なプレート境界は形成されていないが，図 1.2.3�1に示すよう

に，M7.5クラスの地震は日本海東縁のある狭い幅の領域で発生している。その周辺部で発

生している地震の規模は M7.2程度までである。さらに，多くの学者が秋田沖に大地震の空

白域を指摘している（図 1.2.3�2）。

岡村(1998)は活断層の走向と特徴に基づき，日本海東縁部を，北東部（積丹半島より北

側の水深 2000m以浅），中部（津軽半島西方から積丹半島北西方までの日本海盆東縁），南

部（佐渡島周辺から男鹿半島北西方までの大和海盆東縁）に大別している。

番号 年 地域/地震名 境界軸 周縁部

1 830 出羽 7.0-7.5
2 850 出羽 7.0
3 1694 能代地方 7.0
4 1704 羽後・津軽 7.0
5 1741 渡島大島 -
6 1751 越後・越中 7.0-7.4
7 1762 佐渡 7.0
8 1766 津軽 7.3
9 1792 後志沖 7.1
10 1793 鯵ヶ沢地震 6.9-7.1
11 1804 象潟地震 7.0
12 1833 庄内沖 7 1/2
13 1847 善光寺地震 7.4
14 1894 庄内地震 7.0
15 1896 陸羽地震 7.2
16 1914 秋田仙北地震 7.1
17 1940 積丹半島沖地震 7.5
18 1964 新潟地震 7.5
19 1983 日本海中部地震 7.7
20 1993 北海道南西沖地震 7.8

マグニチュード

日本海東縁部に発生した浅発大地震（M≧7）。糸魚川-静岡線以東で火
山フロントより日本海側の地震を表示。

（注）震源要素は、原則として宇佐美(1996)による。ただし、No.2の地震は
萩原(1989)に従って酒田衝上断層付近とした。No.5は地震ではなく火山噴
火の可能性もある（津波マグニチュード3）。

図 1.2.3�1 日本海東縁部の既往地震の位置と規模（大竹(1998)）
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図 1.2.3�2 秋田沖空白域に関する見解（松澤(1998)）

（注）過去に発生した大地震の震源域（影部）と空白域（破線）の位置。

O: Ohtake,M:松澤, I(A)･I(A’):石川による空白域。

斜線部(H.M.T.Z.)は，本荘－松島構造帯のおおよその位置を表す。
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1741年渡島大島津波の成因に関しては断層運動，山体崩壊など諸説ある。佐竹・加藤

(2000)および佐竹(2000)は，最近得られた海底地形と陸上の数値標高データを用いて，渡

島大島北方の崩壊地形から元の山体を復元すると，崩壊体積は 3km3程度，下部の崩壊堆積

物の総体積は 4～5km3であることを明らかにし，これをもとに津波の数値シミュレーショ

ンを実施したところ渡島半島の痕跡高が説明できた，としている。伴ら(2001)は，断層モ

デルを用いた数値シミュレーションを行い，断層の長さ・幅を小さくする一方ですべり量

を大きくすることにより，十分な精度の津波高を算出することができ，このような波源は

山体崩壊による津波の特性も有したモデルである，としている。

図 1.2.3�3に示した 4省庁（農林水産省構造改善局ら(1996)）による検討では，富山県

北方沖（想定域Ｄ）について，「大規模な地震津波の発生の可能性及び地震津波の規模等に

ついて有識者間でも議論がある」ことから参考扱いとしている。この海域周辺の発震機構

の分布は図 1.2.3�4のようであり，新潟県と能登との間で発震機構は連続していることが

わかる。

図 1.2.3�3 4省庁による想定空白域（農林水産省構造改善局ほか (1996)）
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図 1.2.3�4 能登半島周辺の発震機構分布（三雲・石川(1987)）

図 1.2.3�5に示すのは，1993年北海道南西沖地震後に実施された活断層探査結果と余震

分布の比較である。活断層分布と余震分布（ほぼ波源域に相当）とは一致していない。

図 1.2.3�5 活断層分布と大地震の破壊領域の対応（1993年北海道南西沖地震の例）（岡

村(1993)）
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1.1.3 西南日本周辺海域

本項では，日本列島西南部のうち，プレート境界付近に発生する地震を除く地震（本編

4.3.1 に示した「陸域の浅い地震」にあたる）に起因する津波を対象とする。図 1.2.4�1

に 1498～1993年に日本近海で発生した津波の波源域分布を示しているが，西南日本周辺で

は，1792年眉山崩壊による津波，1596年別府湾の津波の 2つを除くと大きな津波は生じて

いない。このうち 1596年別府湾の津波について，阿部(1999)は，地震の規模に比べ津波の

規模が異常に大きいが津波の原因を特定できない，としている。

日本海側では，海岸線に近いところで発生する M7クラスの地震により，小規模の津波が

生じる場合がある。

図 1.2.4�1 1498～1993年に日本近海で発生した津波の波源域分布（羽鳥(1994)）
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1.1.4 遠地津波

これまで，太平洋沿岸の各地で発生した津波が日本に到達してきた。従来，日本沿岸に

最大水位をもたらした遠地津波は 1960年チリ地震津波とされてきたが，近年，図 1.2.5�1

に示すように 1700年に北米カスケード沈み込み帯で大規模な津波が発生し，日本沿岸でも

一部 1960年チリ地震津波を上回る痕跡があることがわかってきた。

図 1.2.5�1 主要遠地津波の日本沿岸での波高の比較（都司ら(1998)）

（注）下側図は原論文の図から一部削除している。
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表 1.2.5�1に発生海域別最大津波の規模と日本における最大津波高を示す。アラスカ・

アリューシャンの津波は，日本沿岸で 2m以下である。カムチャッカでは 1952年に Mw 9.0

の地震が発生し，三陸沿岸で 3mの津波高さが記録されているが，1960年チリ地震津波よ

り津波高は小さい。

表 1.2.5�1 発生海域別最大津波の規模と日本における最大津波高

チリ南部で発生した 1960年チリ地震津波は記録上既往最大の地震である(Mw =9.5)。チ

リ南部の大地震の発生間隔（約 130年；図 1.2.5�2）とプレート間速度（年間約 84mm）か

ら期待されるすべり量（約 11m）に比べ，1960年チリ地震津波のすべり量 24mが非常に大

きいことから，1960年の地震はこの領域で発生する地震の中でも最大級と考えられる。

発生海域
既往最大津波の

Mw（Mt）と断層長さ
日本における津波高の最大

チリ
9.5 （9.4）：1960年チリ，

L =800km
8.1m：岩手県野田村

ペルー～

エクアドル

8.8 （8.7）：1906 年エクアド

ル-コロンビア

0.48m(全振幅)：和歌山県串本 〔1.5～

1.6m(推定)：1687 年ペルー，宮城県塩

釜〕

コスタリカ～

メキシコ
8.1 （8.2）：1932年メキシコ －：記録なし

カスケード

8.7～8.9（≒9）：1700年カス

ケード，

L =900km

5.4m(推定)：和歌山県田辺

アラスカ
9.2 （ 9.1 ） ： 1964 年 ア ラス

カ，L =500km
0.75m：岩手県大船渡

アリューシャン

8.7 (8.6)：1965年ｱﾘｭｰｼｬ

ﾝ

L =700km

8.6 ( 9 )：1957年ｱﾘｭｰｼｬ

ﾝ, L =1200km

0.55m：和歌山県串本

1.06m(全振幅)：北海道広尾

千島～

カムチャツカ

9.0 （9.0）：1952 年カムチャ

ツカ，L =650km
3.0m: 岩手県宮古市，釜石市等

東 南 ア ジ ア ・

オセアニア

8.2：1996年イリアンジャヤ，

L =300km

Ms 8.3（8.4）：1919年トンガ

1.95m(全振幅):父島

1919年トンガは不明

（注）Mw ：Kanamori (1977), Johnson and Satake(1997), Harvard CMT カタログによる。

Mt ：Abe (1979)等による。 津波高：渡辺(1998)，都司ら（1998）による。
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図 1.2.5�2 チリ沖における地震の繰り返し間隔（Kelleher(1972)）

（注）横軸は緯度を，縦軸は年を表す。約 130年間隔で地震を繰り返している。

1700 年北米カスケード沈み込み

帯の地震について，佐竹・王(1998)

は，津波高の再現性から，地震時の

すべり量は約 7mと推定している（

図 1.2.5�3）。Satake et al.(1996)

によれば，1700 年の地震時には図

1.2.5�4に示す約 900kmの全セグメ

ントが破壊した。羽鳥(1998)は現在

の空白域を図 1.2.5�5 に示す範囲

としており，これは 1700年の破壊

領域より小さい。

図 1.2.5�3 断層モデルによる 1700年津波のシ

ミュレーション例（佐竹・王(1998)）

（注）棒グラフの黒棒は痕跡高，白棒は計算値

である。平均すべり量を約 7mとしている。



2-46

図 1.2.5�4 北米カスケード沈み込み帯付近の構造（Satake et al.(1996)）

図 1.2.5�5 カスケード沈み込み帯における現在の空白域（羽鳥 (1998)）
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東南アジア～オセアニア海域において過去に発生した津波の日本沿岸での波高は，表

1.2.5�2に示すとおり，いずれも小規模である。また，表 1.2.5�3に示すように，同地域

における最近 100年間の最大地震マグニチュードは，1938年インドネシアのバンダ海で発

生した Mw 8.5(Ms 8.2)あるいは 1924年にフィリピンのミンダナオ島南東沖で発生した Ms

8.3である。

表 1.2.5�2 東南アジアに発生し日本に影響のあった過去の津波

番

号

発生日 発生位置 マグニ

チュード

日本における津波高さ

（検潮儀記録最大全振幅, cm）

1 1883.8.27 インドネシア

クラカトア火山

相模湾，四国，九州南部で潮の異常。

2 1918.9.7 フィリピン

セレベス海

Ms 8.0 細島 13,串本 40

3 1968.8.1 フィリピン

ルソン島東岸

7.3 名瀬 12，土佐清水 16, 室戸 27, 紀伊白浜

6, 南伊豆 18, 小名浜 13 等

4 1968.8.10 インドネシア

モルッカ海峡

7.6 油津 6, 蒲江 15, 土佐清水 18, 室戸 16,

串本 20, 浦神 40, 尾鷲 22, 長島 16

5 1972.12.2 フィリピン

ミンダナオ島南東沖

7.8 石垣島 14, 油津 24, 蒲江 26, 土佐清水

44, 室戸 33, 串本 46, 浦神 34, 鳥羽 7,

南伊豆 26, 八丈島 30, 小名浜 22 等

6 1975.10.31 フィリピン

サマール島北東沖

7.6 花咲 18, 釧路 10, 宮城県江ノ島 9 ,小名

浜 27, 銚子 56, 三宅島 44, 八丈島 58,

南伊豆 24, 尾鷲 46, 串本 48, 室戸 12,

土佐清水 32, 油津 26 等

7 1976.8.16 フィリピン

ミンダナオ島モロ湾

7.9 父島 18, 串本 24, 土佐清水 19, 布良

14, 室戸 5

8 1996. 2. 17 インドネシア

イリアン・ジャヤ沖

Mw 8.2
Ms 8.1

花咲 40, 釧路 20, 銚子 40, 布良 130超,

横須賀 22, 八丈島 110, 内浦 88, 清水港

30, 御前崎 99, 四日市 14, 尾鷲 132, 浦

神 122, 串本 170, 和歌山 20, 土佐清水

164, 延岡 68, 石垣島 25, 父島 195 等

9 1998.7.17 パプアニューギニア

本島アイタペ沖

Mw 7.1
Ms 7.0

館山 10, 伊豆大島 15, 三宅島 20,父島 8,

室戸 13, 土佐清水 15, 名瀬 12 等

（注）渡辺(1998)に 1998年の津波を加筆
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表 1.2.5�3 東南アジアに発生した M 8.0以上の大地震（1900年以降）

番

号

発生日 発生地 震源

（゜ N） （゜ E）

マグニチュー

ド

1 1914.5.26 インドネシア

ニューギニア島北西岸

－2 137 Ms 8.0

2 1918.8.15 フィリピン

ミンダナオ島

5 1/2 123 Ms 8.0

3 1924.4.14 フィリピン

ミンダナオ島南東沖

61/2 1261/2 Ms 8.3

4 1932.5.14 インドネシア

マラッカ海峡

1/2 126 Ms 8.0

5 1938.2.2 インドネシア

バンダ海

－51/4 1301/2 Ms 8.2

Mw 8.5

6 1948.1.25 フィリピン

パナイ島沖

101/2 122 Ms 8.2

7 1976.8.17 インドネシア

ミンダナオ島南方沖

6.22 124.11 Mw 8.1

Ms 7.8

8 1977.8.19 インドネシア

スンバワ島沖

－11.16 118.41 Mw 8.3

Ms 8.1

9 1996. 2. 17 インドネシア

イリアンジャヤ

－0.94 136.95 Mw 8.2

Ms 8.1

（注）宇津ら編(2001)「外国の主な地震の表」に 1996年の地震の Msを加筆

Bautista and Oike(2000)は，フィリピンの教会に残された地震記録をもとに，1608年～

1895年の 485個の地震について震央･Ms分布を推定している。このうち最大規模は Ms 8.0

である。したがって，フィリピン周辺では過去約 400年間の地震規模は，高々Mw 8.5（Ms 8.3）

程度である。つまり，日本周辺に関し信頼性の高い史料が得られる期間とほぼ同等の期間

に対し，フィリピン周辺の既往最大マグニチュードは Mw 8.5である。

図 1.2.5�6に示すのは，河田ら(1998)による環太平洋の想定津波計算結果である。東南

アジア海域で Mw 9.0の地震を想定した場合でも，日本沿岸での水位はチリ沖に想定したチ

リ津波による水位を上回らない。
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チリ津波（最大水位）

Mw ＝ 9.5

Mw ＝ 9.0

M
w 

＝ 8.5

到達時間

到達時間

到達時間

到達時間

想定津波モデルの断層の大きさ

長さ（km） 幅（km） 変位（m）
チリ津波 800 200 24.0
Ｍ ｗ ＝9.5 655 328 20.7

Ｍ ｗ ＝9.0 369 184 11.7

Ｍ ｗ ＝8.5 207 104 6.6

図 1.2.5�6 河田ら(1998)による環太平洋の想定津波計算
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Okal(1999)によるニューギニア海溝の地震活動に関する知見によれば，1343/4゜ E～

1393/4゜ Eの約 550km長の区間では連続的に地震が発生している。ここでは，1996年イリ

アンジャヤ(Biak)地震で約 300kmのセグメントが破壊されている。環太平洋の津波をとも

なう既往大地震について Mwと断層長さの関係をプロットすると，図 1.2.5�7のようになり，

地域間の格差が大きい。日本周辺の地震に関して提案された佐藤(1989)による式（佐藤編

(1989)）

( ) 88.11515.0)(log −−= wMkmL

は，断層長さ Lに対し Mwの上限値に相当しており，1996年イリアンジャヤ地震は，佐藤(1989)

による式より地震規模としてはかなり小さめである。したがって，仮に 550kmの全長が同

時に破壊したとしても，Mw 9以上の地震が発生する可能性は極めて低いとみられる。

8.0

8.2

8.4

8.6

8.8

9.0

9.2

9.4

9.6

100 1000 10000

破壊セグメントまたは断層長(km)

M
w

1996年イリアンジャヤ

1957年アリューシャン

1965年アリューシャン

1964年アラスカ

1700年カスケード

1960年チリ

1707年宝永

1854年安政東海

1854年安政南海

佐藤(1989)

図 1.2.5�7 大津波を伴った世界の既往大地震の断層長さと Mwの関係

（注）1707年宝永，1854年安政東海，1854年安政南海の各地震津波については，

表 1.3.3-3に示す本体系化原案で提案した断層面固定モデルの値を，その他

の地震津波については表 1.2.5�1に示した値をプロットしている。
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1.3 想定津波の波源設定方法

1.3.1 基本的考え方

将来発生することが否定できない津波（想定津波）を合理的に想定することを目的とし

た波源モデルの設定方法を提示する。具体的には，発生位置とモーメントマグニチュード

Mwに対応して，津波の数値シミュレーションに必要な断層パラメータ（付属編 1.1.2 参照）

を設定する方法を提示する。この際，津波をもたらす地震の発生様式（本編 4.3.1 参照）

を考慮する。検討の流れを図 1.3.1�1に示す。プレート境界付近および日本海東縁部では，

各海域でこれまでに発生した津波の痕跡高を説明できる断層モデルを基準として，適切な

スケーリング則を適用することにより，与えられたモーメントマグニチュードに対する断

層モデルを設定する。その際に，各種地震学的知見や既往地震の発震機構を考慮する。西

南日本周辺海域のように，既往津波に対する断層モデルが得られていない海域では，類似

の条件を持つ他の地域の地震に対して得られている関係を適用して，与えられたモーメン

トマグニチュードに対する断層モデルを設定する。その際に，各種地震学的知見や既往地

震の発震機構を考慮する。

津波波源として用いる断層モデルの設定方法

海域毎に求められている
津波の痕跡高を説明
できる断層モデル

（MW ，L，W，D，d

　θ，δ，λ）

分析

既往地震の
発震機構

（d, θ，δ，λ）

地震学的知見
（プレート境界面形

状，プレート間相対運
動，活断層分布，地震

発生層厚さ、等）

考慮

考慮

類似の地質学的条件を
もつ他地域の地震に対
するスケーリング則
（MW ，L，W，D）

適用

考慮

考慮

プレート境界付近，日本海東縁部
（既往津波波源モデルあり）

西南日本周辺海域の海域活断層等
（既往津波波源モデルなし）

図 1.3.1�1 想定津波波源の設定方法検討の流れ

（注）断層パラメータの記号の意味は付属編 1.1.2 参照。
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モーメントマグニチュードと断層パラメータの関係は，地殻構造，津波をもたらす地震

の発生様式等に応じた適切なスケーリング則に基づいて定める必要がある。モーメントマ

グニチュードに関連する断層パラメータのスケーリング則としては，図 1.3.1�2に示す 3

つの考え方がある。

1) 断層長さ L，断層幅 W，すべり量 Dのいずれにも限界を設定しない方法

LDWMMmNM w µ=+=⋅ 00 ,1.95.1)(log 　

0M : 地震モーメント , µ : 震源周辺媒質の剛性率,

L : 断層長さ, W : 断層幅, D : すべり量

であるため，Mwが 0.1増加すると 0M は 100.15倍となる。L,W,Dのいずれにも限界

を設定しない場合，Mwが 0.1増加すると L,W,Dがいずれも 100.05=1.12倍となる。

2) 断層幅 Wのみに限界を設定する方法

Wが上限に達しているとき，Mwが 0.1増加すると L, Dがいずれも 100.075=1.19倍

となる。

3) 断層長さ Lと断層幅 Wに限界を設定する方法

L,W が上限に達しているとき，Mwが 0.1増加すると Dが 100.15=1.41倍となる。

図 1.3.1�2 3つのスケーリング則

1) 限界を設定しない方法

2) 断層面の幅のみに限界を設定する方法

3) 断層面の長さと幅に限界を設定する方法
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1.3.2 日本海溝沿いおよび千島海溝（南部）沿い海域

(1) 津波の痕跡高を説明できる断層モデル

津波痕跡高との比較を実施している断層モデルを表 1.3.2�1に示す。Kおよびκは相田

による津波痕跡高と計算値の空間的な適合度を表す指標であり，いずれも本検討で実施し

た津波計算結果である。備考欄で（参考）と記載されていないモデルは，主に本体系化原

案で津波の痕跡高を再現できるよう断層諸元を設定したモデルである。また，備考欄で（参

考）と記載したモデルは，検潮儀記録との比較を実施している等，津波の痕跡高を再現し

ている保証がないモデルである。表 1.3.2�1ではさらに，地震の発生位置とメカニズムか

ら，地震のタイプを①典型的なプレート間逆断層地震，②プレート間で発生する津波地震，

③プレート内正断層地震，④プレート内逆断層地震の 4とおりに分類している。

表 1.3.2�1 津波痕跡高との比較を実施している断層モデル（日本海溝沿いおよび千島海

溝（南部）沿い海域）

M w S L W D d θ δ λ μ

モデル (km
2
) （㎞） （㎞） （m） (km) （゜） （゜） （゜）

（×1010

N/m2
）

1952年十勝沖 8.17 13000 130 100 3.5 1 220 20 76 5.0 144.86 25 1.236 1.462
（参考）七省庁，
Aida(1978)モデル

プレート間逆断層地震

1973年根室半島沖 7.81 6000 60 100 2.2 2.3 230 27 101 5.0 127.69 検潮 1.01 1.18
（参考）電力，
補正

プレート間逆断層地震

1994年
北海道東方沖

8.41 12800 160 80 5.78 10 230 77 128 7.0 66.06 14 0.752 1.454
（参考）七省庁，
高橋智幸ら(1995)モ
デル

プレート内逆断層地震

1611年慶長三陸沖 8.58 12250 245 50 10.7 1 180 45 270 7.0 270.00 11 1.003 1.368 補正相田(1977) プレート内正断層地震
同上 8.32 10500 210 50 10.3 1 190 20 75 3.5 115.92 11 1.003 1.416 本体系化原案 プレート間津波地震
1677年房総沖 8.17 10000 200 50 6.5 1 210 20 90 3.5 120.00 15 1.00 1.41 電力，独自モデル プレート間津波地震
1793年宮城県沖 8.246 14700 210 70 4.0 10 205 15 90 5.0 115.00 33 0.997 1.479 本体系化原案 プレート間逆断層地震
1856年十勝沖 8.28 8400 120 70 7.8 26 205 20 90 5.0 115.00 20 1.001 1.362 本体系化原案 プレート間逆断層地震

1896年明治三陸沖 8.30 10500 210 50 9.7 1 195 20 90 3.5 105.00 100 1.00 1.544
補正Tanioka and
Satake(1996)

プレート間津波地震

1933年昭和三陸沖 8.354 9250 185 50 6.6 1 180 45 270 7.0 270.00 571 0.95 1.39
電力，相田(1977)モ
デル

プレート内正断層地震

5000 50 100 5.9 16 195 20 76 5.0 119.86
5000 50 100 5.9 8 195 20 76 5.0 119.86
5000 50 100 5.9 3 195 20 76 5.0 119.86

1897年三陸沖 7.80 3600 120 30 3.5 1 205 20 90 5.0 115.00 13：間接 - 1.6 (参考）相田(1977) プレート間逆断層地震
1931年青森県東方沖 7.39 3000 100 30 0.74 50 192 20 90 7.0 102.00 検潮 - - （参考）相田(1977) プレート間逆断層地震

1938年塩屋沖Ⅱ 7.72 6000 100 60 1.6 30 200 10 95 5.0 284.92 検潮 0.84 1.32
（参考）電力，修正
Abe(1977)

プレート間逆断層地震

1938年塩屋沖Ⅳ 7.753 3825 85 45 2.0 20 190 80 270 7.0 280.00 検潮 0.62 1.95
（参考）電力，補正
Abe(1977)

プレート内正断層地震

1938年塩屋沖Ⅴ 7.70 4275 95 45 1.5 20 190 80 270 7.0 280.00 1 0.419 -
（参考）七省庁，
Abe(1977)モデル

プレート内正断層地震

0.99 1.48
0.82 1.66

1978年宮城県沖 7.516 1690 26 65 2 25 190 20 85 7.0 105.32 検潮 － － （参考）相田(1978b) プレート間逆断層地震
1800 60 30 0.75 35.4 200 10 90 5.0 110.00
1350 30 45 0.65 27.1 200 10 90 5.0 110.00
1350 30 45 0.93 27.1 200 10 90 5.0 110.00
1350 30 45 0.73 19.1 200 10 90 5.0 110.00
1350 30 45 1.71 19.1 200 10 90 5.0 110.00
1800 60 30 0.56 13.4 200 10 90 5.0 110.00

海域
小区
分

対象津波
データ

数
K κ

すべり方
向（゜）

備考 タイプ

千島
海溝
沿い

日本
海溝
沿い

1968年十勝沖 8.36

1968年岩手県沖 7.60

1.405 本体系化原案 プレート間逆断層地震273

3500

1.019

151 30 3170 50 1.8 1 123.51 プレート間逆断層地震

1994年
三陸はるか沖

7.66 -

（参考）Tanioka et
al.(1996)
（7セグメント；負のす
べり除外）

プレート間逆断層地震

5.0

検潮 -

検潮 （参考）Aida(1978)
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(2) 断層パラメータ間の関係

表 1.3.2�1に示したデータと，ハーバード大学の CMTによる発震機構解（1976年１月～

2000年 1月に発生した Mw 6.0以上，深さ 60km以下の地震）を用い，地震のタイプごとに

断層パラメータの合理的範囲を設定することを目的として，断層パラメータ間の関係およ

び断層パラメータの分布を検討した。

津波の痕跡高との比較を実施している断層モデルについて，モーメントマグニチュード

に関係するパラメータ間の関係を図 1.3.2�1に示す。地震のタイプ別に比較すると，津波

地震では幅に上限がみられ，すべり量が大きい。プレート内正断層地震でも幅に上限がみ

られる。

図 1.3.2�2に太平洋プレート上面深さと，津波の痕跡高との比較を実施している断層モ

デルの断層上縁深さとの関係を示す。プレート上面深さは Zhao et al.(1997)による太平

洋プレート上側境界の深さから水深を差し引いた値としている。プレート間地震について

はプレート上面と整合する位置のモデルにより，津波地震については海溝付近の浅いモデ

ルにより，津波の痕跡高を説明できている。

ハーバード大学により CMT解が決められている地震の震央分布を図 1.3.2�3に，北部と

南部に分けた鉛直断面図を図 1.3.2�4に示す。発震機構解の重心分布は，プレートの沈み

込み形状にほぼ整合していると考えられるが，北部海域では海溝付近，南側では比較的深

部に集中している。

角度に関係するパラメータのうち走向と緯度の関係を図 1.3.2�5に示す。断層面の走向

は海溝軸の走向とほぼ一致している。深さと傾斜角の関係を図 1.3.2�6に示す。傾斜角は

ほぼ 20度である。ただし，断層が深くなるにつれ増加する傾向がある。すべり方向と緯度

の関係を図 1.3.2�7に示す。プレート間逆断層地震のすべり方向は，プレート相対運動の

向きに対応している。
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Mwとすべり量の関係

0.1

1.0

10.0

100.0

7.0 7.5 8.0 8.5 9.0

Mw

す
べ
り
量
(m

)

プレート間逆断層地震

プレート間逆断層地震（参考）

プレート間津波地震

プレート内正断層地震

プレート内正断層地震（参考）

プレート内逆断層地震（参考）

佐藤(1989)

断層長さと幅の関係

10

100

1000

10 100 1000

断層長さ(km)

断
層
幅
(k
m
)

プレート間逆断層地震

プレート間逆断層地震（参考）

プレート間津波地震

プレート内正断層地震

プレート内正断層地震（参考）

プレート内逆断層地震（参考）

L=W

L=2W

L=4W

(a) Mwとすべり量の関係 (b)断層長さと幅の関係

図 1.3.2�1 地震モーメントに関係する断層パラメータ間の関係

（注）(a)の直線は佐藤編(1989) による 87.6)(log2 += mDM w をプロットしたものである。

太平洋プレート上面深さと断層上縁深さの関係
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上
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さ
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プレート間逆断層地震

プレート間逆断層地震（参考）

プレート間津波地震

プレート内正断層地震

プレート内正断層地震（参考）

図 1.3.2�2 太平洋プレート上面深さと断層上縁深さの関係
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図 1.3.2�3 ハーバードによる発震機構解の分布（日本海溝および千島海溝南部海域）

(a)北部（北緯 38～41度） (b) 南部（北緯 35～38度）

図 1.3.2�4 発震機構解の鉛直分布（日本海溝周辺）

（注）深さはハーバードＣＭＴによる発震機構における地震の重心を表しており，断層

面上縁深さとは概念が異なる。

Mw Mw

Mw



2-57

緯度と走向の関係（波源モデル）
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（
゜
）

プレート間逆断層地震 プレート間逆断層地震（参考）
プレート間津波地震 プレート内正断層地震
プレート内正断層地震（参考） プレート内逆断層地震（参考）
海溝軸の走向

緯度と走向の関係（発震機構解）

0
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270

360

30 35 40 45
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図 1.3.2�5 緯度と走向の関係（日本海溝および千島海溝南部海域）

(a)：断層モデルのプロット

(b)：発震機構解（ハーバードＣＭＴによる）のプロット（プレート間逆断

層地震に限定し，低角側の節面を採用している。）
断層上縁深さと傾斜角の関係（波源モデル）
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図 1.3.2�6 深さと傾斜角の関係（日本海溝および千島海溝南部海域）

(a)：断層モデルのプロット

(b)：発震機構解（ハーバードＣＭＴによる）のプロット（プレート間逆断

層地震に限定し，低角側の節面を採用している。）
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0

90

180

270

360

30 35 40 45

北緯（゜）

す
べ

り
方

向
（
゜
）

プレート間逆断層地震

プレート間逆断層地震（参考）

プレート間津波地震

プレート内正断層地震

プレート内正断層地震（参考）

プレート内逆断層地震（参考）

プレート相対運動方向の範囲

緯度とすべり方向の関係（発震機構解）

0

90

180

270

360

30 35 40 45

北緯（゜）

す
べ

り
方

向
（
゜
）

スラスト型地震

プレート相対運動方向の範囲

(a) (b)

図 1.3.2�7 緯度とすべり方向の関係（日本海溝および千島海溝南部海域）

(a)：断層モデルのプロット

(b)：発震機構解（ハーバードＣＭＴによる）のプロット（プレート間逆断層

地震に限定し，低角側の節面を採用している。）
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(3) 想定津波の基準断層モデル設定方法

日本海溝沿いおよび千島海溝（南部）沿い海域では，津波地震，プレート内正断層地

震，プレート間逆断層地震，プレート内逆断層地震が特定の場所に発生しており（付属編

1.2.1 参照），それぞれが断層パラメータに特徴をもっている。したがって，想定津波の断

層モデル設定に際しては，既往津波の痕跡高を最もよく説明する断層モデルをもとに，位

置と Mwに応じた基準断層モデルを設定することとする。

基準断層モデルの断層パラメータ設定のフローを図 1.3.2�8に示す。図 1.3.2�9，表

1.3.2�2に示した既往津波の痕跡高を最もよく説明する断層モデルをもとに，図 1.3.2�10

に示した既往最大モーメントマグニチュードを考慮し，地震の発生様式を反映した適切な

スケーリング則を適用する。なお，図 1.3.2�10の海域区分のうち，3と 8が津波地震，4

がプレート内正断層地震を想定する海域であり，他は典型的なプレート間地震に対応して

いる。また，海域区分 7の Mwは，検潮記録との比較を実施している表 1.3.2-1中の 1938

年塩屋沖地震 IIのすべり量 1.6mを K =0.84倍し，さらに検潮儀記録と痕跡高の関係（付

属編 1.1.5 参照）を考慮して地震モーメントを 2倍した値である。

既往津波の痕跡高を説明できる断層
モデル

プレート
境界形状

剛性率
μ

断層長さ
L

断層幅
W

すべり量
D

傾斜角
δ

断層上縁深さ
d

走向
θ

すべり角
λ

既往最大ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

Mw

地震学的知見

プレート内地震

プレート間地震

プレート間地震

プレート内地震

すべり方向

図 1.3.2�8 日本海溝沿いおよび千島海溝（南部）沿い海域の基準断層モデル設定

フロー

（注）プレート間地震とプレート内地震で異なる流れは破線で示してある。長方形は津波

計算に必要な断層パラメータを，影付きの項目はパラメータ設定に先立って必要な

項目を表す。
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図 1.3.2�9 既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルの位置

（注）作図には石川・中村(1997) による”SEIS-PC for Windows95”を用いた。

表 1.3.2�2 既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルの断層パラメータ

L W D δ λ μ M 0 M w

(km) (km) (m) ( ゜) ( ゜) ×1010 ×1020 モデル

1-1 60 100 2.2 27 115 5.0 6.6 7.81 1973年

1-2 130 100 3.5 20 115 5.0 22.8 8.17 1952年

2 150 100 6.0 20 80 5.0 45.0 8.37 1968年

3 210 50 9.7 20 75 3.5 35.6 8.30 1896年

4 185 50 6.6 45 270 7.0 42.7 8.354 1933年

5 210 70 4.0 15 85 5.0 29.4 8.246 1793年

6 26 65 2.0 20 85 7.0 2.4 7.52 1978年

7 100 60 2.3 10 85 5.0 6.9 7.83 1938年

8 200 50 6.5 20 95 3.5 22.8 8.17 1677年

剛性率μ の単位はN/m
2
、地震モーメントM 0の単位はN･mである。

番号
対応する
既往津波

領　域 既往最大M w 対応する既往津波

1 8.2 1952年
2 8.4 1968年
3 8.3 1896年
4 8.6 1611年
5 8.2 1793年
6 7.7 1978年
7 7.9 1938年
8 8.2 1677年

図 1.3.2�10 海域の領域区分と既往最大モーメントマグニチュード
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図 1.3.2�8に示したフローに従い，表 1.3.2�3に示す方法で各断層パラメータを決定す

れば，位置と Mwに応じた基準断層モデルを設定することができる。

表 1.3.2�3 日本海溝沿いおよび千島海溝（南部）沿い海域の基準断層モデルのパラ

メータ設定方法

典型的なプレート間

逆断層地震
津波地震 プレート内正断層地震

スケーリ

ング則
幅に上限あり。 幅に上限あり。 幅に上限あり。

断層長さ
想定位置近傍に設定された，既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルにスケー

リング則を適用する。

幅

想定位置近傍に設定された，既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルにスケー

リング則を適用する。

深さ 50km に達する場

合，幅に制限を設ける。
幅 50kmを上限とする。 幅 50kmを上限とする。

すべり量
想定位置近傍に設定された，既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルにスケー

リング則を適用する。

上縁深さ

太平洋プレート上面の

深さに基づき，水深を

考慮して設定する。

太平洋プレート上面の

深さに基づき，水深を

考慮して設定する。

ゼロとする。

走向 太平洋プレート上面（海溝）の等深線の走向に基づき設定する。

傾斜角
想定位置近傍に設定された，既往津波の痕跡高を説明できる断層モデルと同じと

する。

すべり角
走向とすべり方向に基

づき設定する。

走向とすべり方向に基

づき設定する。

想定位置近傍に設定された，

既往津波の痕跡高を説明でき

る断層モデルと同じとする。

剛性率

深さ 20km以浅では 3.5×1010(N/m2)とする。

深さ 20km以深では 7.0×1010(N/m2)とする。

上記２領域にまたがる場合，5.0×1010(N/m2)とする。
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1.3.3 南海トラフ沿い

(1) 津波の痕跡高を説明できる断層モデル

南海トラフ沿い海域については，プレート境界面と整合する断層面形状固定モデルによ

って，南海トラフ沿いの既往津波は説明できるかという観点から検討を実施した。検討に

は，図 1.3.3�1に示す 4セグメントからなる断層面形状固定モデルを用いている。これは，

既往津波発生時の活動セグメント（付属編 1.2.2 参照），およびプレート境界面形状に関す

る既往研究を考慮して設定したものである。この断層面形状固定モデルを用い，すべり量

のみを表 1.3.3�1のように変化させることにより，表 1.3.3�2に示す結果を得た。既往断

層モデルと遜色のない再現性が得られている。つまり，活動セグメントを適切に選択し，

すべり量を適切に設定することにより，南海トラフ沿いの既往津波は説明可能であると考

えられる。

図 1.3.3�1 断層面形状固定モデルの位置と形状

石田(1989), 山崎・大井田(1985)
中村ら(1997)
山崎・大井田(1985)
山崎・大井田(1985)+溝上(1977)
溝上(1977)
野口(1994)
Ishida(1992)
中村・島崎(1981)
野口(1985)
山崎・青木(1994)
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表 1.3.3�1 既往津波の再現計算に用いた断層面形状固定モデルのすべり量

すべり量（m）
Ｎ1 Ｎ2 Ｎ3 Ｎ4

1498年明応 7.0 5.3
1605年慶長 7.0 6.0 9.7
1707年宝永 5.6 7.0 5.6 9.2
1854年安政東海 5.27 5.5
1854年安政南海 4.8 8.7
1944年東南海 4.25
1946年南海道 4.9 4.3

地震

表 1.3.3�2 南海トラフ沿い海域の既往津波の再現結果（κの比較）

断層面固定
モデル

1498年明応 1.699 相田（1981a）
1.425 相田（1985）

1605年慶長 8 1.898 相田（1981a） 1.606
1707年宝永 61 1.446 相田（1981a） 1.359
1854年安政東海 1.661 Ando（1975）

1.562 石橋（1976）
1854年安政南海 60 1.375 相田（1981b） 1.427
1944年東南海 1.519 Inouchi　and　Sato（1975）

1.547 石橋（1976）
1946年南海道 149 1.565 相田（1981b） 1.599

地震 データ数 既往モデル

7

88

41

1.494

1.457

1.591
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こうして得られた断層面形状固定モデルを含め，津波痕跡高との比較を実施している断

層モデルを表 1.3.3�3に示す。Kおよびκは相田による津波痕跡高と計算値の空間的な適

合度を表す指標であり，いずれも本体系化原案で実施した津波計算結果である。備考欄で

（参考）と記載されていないモデルは，主に本体系化原案で津波の痕跡高を再現できるよ

う断層諸元を設定したモデルである。また，備考欄で（参考）と記載したモデルは，検潮

儀記録との比較を実施している等，津波の痕跡高を再現している保証がないモデルである。

さらに，南海トラフ沿い海域については，既往モデルについても参考のため示している。

すべり方向は，スリップベクトルの水平投影が真北より時計回りになす角度である。

表 1.3.3�3 津波痕跡高との比較を実施している断層モデル（フィリピン海プレートの沈

み込みに関係した海域）

S L W D d θ δ λ μ

(km
2
) （㎞） （㎞） （m） (km) （゜） （゜） （゜）

（×1010

N/m 2
）

196 14 14 5.0 5 170 80 65 3.5 149.6
196 14 14 5.0 2 170 80 65 3.5 149.6
4675 85 55 6.7 0 315 30 153 3.5 338.8
2400 60 40 10.0 0 238 60 90 3.5 148.0
3025 55 55 5.44 0 301 25 153 3.5 325.8
2025 45 45 12.0 0 301 25 151 3.5 327.7
49 7 7 5.0 2 170 80 65 3.5 149.6
49 7 7 5.0 1 170 80 65 3.5 149.6

1978年伊豆大島近海 6.61 150 15 10 1.96 0 270 85 185 3.5 89.6 検潮 － － （参考）相田(1978a)
6000 120 50 7.0 5 193 20 71 5.0 123.0
20500 205 100 5.3 5 246 10 113 5.0 132.7
6000 120 50 5.6 5 193 20 71 5.0 123.0
20500 205 100 7.0 5 246 10 113 5.0 132.7
15500 155 100 5.6 8 251 12 113 5.0 137.5
15000 125 120 9.2 11 250 8 113 5.0 136.8
6000 120 50 5.27 5 193 20 71 5.0 123.0
20500 205 100 5.5 5 246 10 113 5.0 132.7
15500 155 100 4.8 8 251 12 113 5.0 137.5
15000 125 120 8.7 11 250 8 113 5.0 136.8

1944東南海 8.36 20500 205 100 4.25 5 246 10 113 5.0 132.7 41 1.050 1.591 本体系化原案（断層面固定モデル）
15500 155 100 4.9 8 251 12 113 5.0 137.5
15000 125 120 4.3 11 250 8 113 5.0 136.8

1498年明応 8.31 9100 130 70 8.0 2 201 25 104 5.0 95.6 7 1.089 1.425 （参考）本体系化原案（相田(1985）モデル）

20500 205 100 7.0 5 246 10 113 5.0 132.7
15500 155 100 6.0 8 251 12 113 5.0 137.5
15000 125 120 9.7 11 250 8 113 5.0 136.8
15000 150 100 7.0 1 287 30 154 5.0 129.9
16000 200 80 8.0 1 250 30 117 5.0 129.5
8050 115 70 4.0 2 198 34 71 5.0 130.6
15000 150 100 4.0 3 245 24 113 5.0 130.1
10500 150 70 5.6 10 250 10 124 5.0 125.6
11200 140 80 7.0 1 220 20 90 5.0 130.0
4800 60 80 13.9 1 240 20 90 5.0 150.0
8050 115 70 4.0 2 198 34 71 5.0 130.6
15000 150 100 4.0 3 245 24 113 5.0 130.1
18000 150 120 6.3 1 250 20 117 5.0 131.5
10500 150 70 4.7 10 250 10 127 5.0 122.6
10318 154 67 4.75 0 225 30 72 5.0 155.6
6552 84 78 3.15 0 225 30 72 5.0 155.6
14400 120 120 5.0 1 250 20 104 5.0 145.1
10500 150 70 4.0 10 250 10 127 5.0 122.6

1968年日向灘 7.31 1925 55 35 1.7 4 270 23 125 3.5 142.7 検潮 － － （参考）相田(1974)
1995奄美大島近海 7.57 907 42.6 21.3 4.49 5 216 43 295 7.0 273.5 検潮 － － （参考）堀内ら(1996)

8 1.5641605年慶長 8.79

海域
小区分

M w

モデ
ル

対象津波

相模トラフ
沿い

1633年寛永小田原 7.16

デー
タ
数

K
すべり
方向
（゜）

3 1.11

κ 備考

1.11 （参考）本体系化原案（相田(1993)モデル）

1703年元禄 8.12

24

14 （参考）本体系化原案（笠原ら(1973)モデル）

1.100 1.341
（参考）本体系化原案
（相田・中島(1990)モデル）

1.150 1.255

1854安政東海

8.64

南海トラフ
沿い

1498年明応 8.52

1946南海道 8.50

1707宝永 8.80

本体系化原案（断層面固定モデル）7 1.07 1.494

8.51

61 1.071 1.359 本体系化原案（断層面固定モデル）

1.475 本体系化原案（断層面固定モデル）

1854安政南海

88 1.1121854安政東海

60 1.1078.61 1.427 本体系化原案（断層面固定モデル）

149 1.058

1707宝永 8.71 1.446 （参考）本体系化原案（相田(1981a)モデル）

1.599 本体系化原案（断層面固定モデル）

1.606 （参考）本体系化原案（断層面固定モデル）

（参考）本体系化原案（相田(1981a)モデル）1.898

（参考）本体系化原案（石橋(1976)モデル）1.514

8.54

888.38

（参考）本体系化原案（相田(1981b)モデル）60 1.185 1.375

（参考）本体系化原案（相田(1981b)モデル）

琉球海溝
沿い

（参考）本体系化原案
（Inouchi and Sato(1975)モデル）

1946南海道 8.44

1923年関東 8.04

1944東南海 8.29

1854安政南海

同上

1.297

61 1.040

1.5651.116

41 0.788 1.519

149

8 1.515
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(2) 断層パラメータ間の関係

表 1.3.3�3に示したデータと，ハーバード大学の CMTによる発震機構解（1976年 1月～

2000年 1月に発生した Mw 6.0以上，深さ 60km以下の地震）を用い，断層パラメータの特

徴について検討した。

南海トラフ沿い海域では，プレート境界面と整合する断層面形状固定モデルによって既

往津波の痕跡高が説明可能であり，想定津波の断層モデルもこれをもとに設定できると考

えられる。課題となるのは，仮に走向や傾斜角が変動した場合，すべり角をどのように設

定すべきかという点である。

図 1.3.3�2に，経度とすべり方向の関係を示す。プレート相対運動は，小竹ら（ 1998）

による。断層モデル，発震機構解ともに，すべり方向がプレート相対運動の方向にほぼ整

合することを示している。

0

90

180

270

360

124 126 128 130 132 134 136 138 140 142

東経（゜）

す
べ
り
方

向
（
゜
）

南海トラフ

南海トラフ（参考）

相模トラフ（参考）

琉球海溝（参考）

プレート相対運動の方向

緯度とすべり方向の関係（発震機構解）

0

90

180

270

360

124 126 128 130 132 134 136 138 140 142

北緯（゜）

す
べ
り
方
向

（゜
）

Harvard（スラスト型地震）
Kanamori
Ando
プレート相対運動の方向

(a) (b)

図 1.3.3�2 経度とすべり方向の関係（フィリピン海プレートの沈み込みに関係した海域）

(a)：断層モデルのプロット

(b)：ハーバードＣＭＴによる発震機構解のうち，低角逆断層タイプの解

ただし，(b)の東経 135゜以東には，1944年東南海・ 1946年南海道・ 1923年関

東の各地震に対する Kanamori(1971c,1972)の発震機構解と Ando(1974,1975)の測

地学的データに基づく断層モデルを併せてプロットしている。
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(3) 想定津波の基準断層モデル設定方法

南海トラフ沿い海域では，本体系化原案で提案する断層面固定モデルにより既往津波の

痕跡高が説明できる。このモデルでは，断層面の形状は変化せず，すべり量とセグメント

の組み合わせのみが変化する。想定津波の基準断層モデル設定に際しては，フィリピン海

プレート上面に整合する断層面固定モデルを適用することとする。

想定津波の基準断層パラメータ設定の流れを図 1.3.3�3に示す。図 1.3.3�4の断層面固

定モデルをもとに，想定するモーメントマグニチュードに応じて断層パラメータを設定す

ることができる。津波の痕跡高を説明できる断層モデルの既往最大 Mwは，セグメントごと

に図 1.3.3�4に示されている。

基準断層モデルには，断層長さと幅に上限を設けたスケーリング則を適用し，地震規模

の変化に対してセグメントの組み合わせとすべり量の変化が対応する。断層長さ，幅，上

縁深さ，走向，傾斜角，すべり角は図 1.3.3�4に示した値と同じとする。剛性率は，深さ

20km以浅では 3.5×1010(N/m2)，深さ 20km以深では 7.0×1010(N/m2)，上記 2領域にまたが

る場合，5.0×1010(N/m2)とする。

既往津波の痕跡高を説明できる断層
モデル

地震学的知見

セグメントの
組み合わせ

剛性率
μ

断層長さ
L

断層幅
W

すべり量
D

傾斜角
δ

断層上縁深さ
d

走向
θ

すべり角
λ

ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

Mw

既往最大ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

図 1.3.3�3 南海トラフ沿い海域の基準断層モデル設定フロー

（注）長方形は津波計算に必要な断層パラメータを，影付きの項目はパラメータ設定に先立っ

て必要な情報を表す。



2-66

M w 面積 S L W d θ δ λ

モデル (km2) (km) (km) (km) （゜） （゜） （゜）

N1 8.1 6000 120 50 5 193 20 71 1854年および1707年

N2 8.5 20500 205 100 5 246 10 113 1854年および1707年

N3 8.4 15500 155 100 8 251 12 113 1707年

N4 8.5 15000 125 120 11 250 8 113 1707年

参考とした
モデル

セグ
メント

図 1.3.3�4 既往津波の痕跡高を説明できる断層モデル（南海トラフ沿い海域）

（注）剛性率は 5.0×1010(N/m2)としている。
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1.1.2 日本海東縁部

(1) 津波の痕跡高を説明できる断層モデル

日本海東縁部に発生した既往津波の断層モデルを表 1.3.4�1に示す。これらは主に痕跡

高を説明することを重視し，必要に応じて既往断層モデルを修正している。表中，モデル

Mwは剛性率を 3.5×1010 (N/m2)として断層パラメータより算出したモーメントマグニチュ

ードである。Kおよびκは相田による津波痕跡高と計算値の空間的な適合度を表す指標で

あり，いずれも本検討で実施した津波計算結果である。なお，1833年天保山形沖地震は，

津波の再現性からは位置を特定できないため，2モデルを併記した。各モデルの位置を図

1.3.4�1に示す。

表 1.3.4�1 既往津波の痕跡高を説明できる断層モデル（日本海東縁部）

モデル 面積 L W D d θ δ λ
M w (km2) (km) (km) （m） (km) （゜） （゜） （゜）

1250 50 25 6.4 0 10 60 90
1750 70 25 6.4 0 40 60 120

1833年天保山形沖（Ｂ） 7.76 3960 132 30 4.0 0 208 45 90 27 1.17 1.28 本体系化原案（沖合）

1940年積丹沖 7.70 4050 135 30 3.2 0 347 40 90 20 1.02 1.42
本体系化原案
（Satake(1986)を修正）

900 45 20 3.3 1 202 60 90
300 20 15 3.0 1 189 60 90
813 32.5 25 5.3 0 200 60 52
813 32.5 25 2.9 0 200 60 90
1200 40 30 7.6 2 22 40 90
1800 60 30 3.05 3 355 25 80
2250 90 25 5.71 10 188 35 80
650 26 25 4.00 5 175 60 105
458 30.5 15 12 5 150 60 105

対象津波
データ

数
K κ 備　考

1833年天保山形沖（Ａ） 7.82 27

1964年新潟 7.35 検潮

1983年日本海中部 7.74 218

1.04 1.42
本体系化原案
（相田(1989)を修正；陸岸近く）

－ － Noguera and Ku.Abe(1992)

加藤・安藤(1995)

相田(1984) Model-10

同上

1.12 1.46

7.51 検潮 － －

高橋武之ら(1995)
DCRC-26モデル

1993年北海道南西沖 7.84 249 0.96 1.51

図 1.3.4�1 日本海東縁部の既往断層モデル位置
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(2) 断層パラメータ間の関係

ハーバードCMT解より，1976年1月～2000年1月に発生したMw 5.0以上，深さ60km以下の地

震を抽出し，深さをプロットすると図 1.3.4�2のようになる。これらは概ね15～20kmの浅

い位置に集中しており，地震発生層厚さに上限があるとみられる。また，表 1.3.4�1に示

したように，断層幅が30km以下のモデルで既往津波を説明できることから，地震発生層厚

さは15～20km程度と考えられる。

図 1.3.4�2 ハーバード CMT解の深さ分布

表 1.3.4�1の各モデルを，長さ合計・面積・モーメントマグニチュードが保存するよう1

枚断層に換算した。さらに，新潟地震については2モデルの平均をとった。このときMwと断

層長さの関係は図 1.3.4�3のようになることから，内陸地震に関する武村(1998)の関係

77.375.0)(log −= wMkmL

を日本海東縁部に適用できる。なお，武村(1998)は，1885～1995年に日本内陸で発生した

マグニチュード4～8の地殻内地震の断層モデルを分析し，上式を導いている。

表 1.3.4�1に示したように，既往津波の断層モデルの傾斜角は概ね 30～60゜の範囲で，

痕跡高を説明することができる。日本海東縁部では，既往地震の断層傾斜方向が一定でな

く，西傾斜・東傾斜の双方が発生している。

図 1.3.4�4は，前述のハーバードCMT解より得た走向をプロットしたものである。ここで，

「地形の走向」とは，活断層の走向を併せて考慮した等水深線の向きの近似的値であり，

発震機構解はこれを中心に分布している。また，既往津波の断層モデルのすべり角はいず

れも90度に近く，図 1.3.4�5に示した発震機構解のすべり角データもこれを裏付けている。

Mw
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10

100

1000

7.0 7.5 8.0
Mw

断
層
長
さ
（ｋ

ｍ
）

断層モデル

武村(1998)

図 1.3.4�3 日本海東縁部における既往津波の断層モデルの Mwと断層長さの関係
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地形の走向

図 1.3.4�4 日本海東縁部の地震に対するハーバード CMT解による断層走向と地形の走向
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低角傾斜側の解

高角傾斜側の解

図 1.3.4�5 ハーバード CMT解による日本海東縁部の断層のすべり角
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(3) 想定津波の基準断層モデル設定方法

日本海東縁部では，マグニチュード 7.5クラス以上の地震は，南北に連なる狭い幅の領

域で発生している。そこで，図 1.3.4�6に黒く示した大地震の活動域（既往津波の波源お

よび空白域に対応する）に想定する津波の断層パラメータ設定方法を提示する。

図 1.3.4�6 津波を想定する日本海東縁部における大地震の活動域

日本海東縁部の津波の痕跡高を説明できる波源モデルのモーメントマグニチュードと断

層長さの間には，内陸地震に対する武村(1998)の関係が適用できることが，本体系化原案

において明らかとなった（付属編 1.3.4(2)参照）。また，地震発生層の厚さが限られてい

ると考えられることから，地震発生層の厚さを考慮し，武村(1998)に基づくスケーリング

則を適用することにより，基準断層モデルを設定する。さらに，不確定性の大きいパラメ

ータは，合理的と考えられる変動範囲を設定することとする。日本海東縁部の想定津波に

関する基準断層パラメータ設定の流れ（木場ら(2001)）を図 1.3.4�7に示す。
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既往津波の痕跡高を説明できる断層
モデル

地震学的知見

剛性率
μ

既往最大
ﾓｰﾒﾝﾄ

ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

すべり角
λ

断層上縁深さ
d

傾斜角
δ

海底地形
の走向

地震発生
層厚さ

ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

M
w

走向
θ

断層幅
W

断層長さ
L

すべり量
D

図 1.3.4�7 日本海東縁部の基準断層モデル設定フロー

（注）長方形は津波計算に必要な断層パラメータを，影付きの項目はパラメ

ータ設定に先立って必要な情報を表す。

図 1.3.4�7に基づき，海域の既往津波の発生様式や断層パラメータ間の関係を考慮して，

表 1.3.4�2に示す方法で各パラメータを設定することができる。このうち，スケーリング

則については，幅が上限に達しているかどうかにより，以下のように設定すればよい。な

お，地震発生層厚さは，前述した 15～20kmの範囲のうち，すべり量が大きくなる 15kmに

限定している。

i) 断層幅が上限に達しているとき

δsin
eHW = (1.3.1)

.,,77.375.0)(log constWDLMkmL w =∝−= (1.3.2)

ii) 断層幅が上限に達していないとき

DWLLW ∝∝= ,
3
2

(1.3.3)

ここにL は断層長さ，D はすべり量である。また，Mw はモーメントマグニチュードで，以

下の関係により断層パラメータと結びつけられる。

1.95.1)(log 0 +=⋅ wMmNM (1.3.4)
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LWMD µ0= (1.3.5)

ここに，μは剛性率である。

断層長さと地震発生層厚さが与えられた場合，断層幅が上限に達しているとき式

(1.3.1),(1.3.2),(1.3.4),(1.3.5)を，上限以下のとき式(1.3.3),(1.3.4),(1.3.5)を適用

し，両領域の関係が連続的に繋がるとすれば，断層幅およびすべり量が算定できる。

明確なプレート境界面が形成されていないことに起因する，位置，傾斜方向，傾斜角の

不確定性を反映する方法としては，図 1.3.4�8のように鉛直面内の断層位置を複数想定す

る方法が考えられる。傾斜方向，傾斜角は東西方向の位置に連動する。

表 1.3.4�2 日本海東縁部の基準断層パラメータ設定方法

断層長さ スケーリング則に基づき，Mwから求める。

幅 地震発生層の厚さ(15km)を考慮し傾斜角に応じて決める。

すべり量 LWMDMmNM w µ00 ,1.95.1)(log =+=⋅ により算出する。

上縁深さ 0kmとする。

走向 海底地形の走向に基づき設定する。

傾斜角 30～60゜とする。西傾斜と東傾斜の双方を考慮する。

すべり角 90゜とする。

剛性率 3.5×1010(N/m2)とする。

スケーリ

ング則

幅（地震発生層厚さ）に上限あり。

スケーリングの変曲点を境に，Mwが大きいとき武村(1998)の関係

.,
,77.375.0)(log

constWDL
MkmL w

=∝
−=

が，Mwが小さいとき

DWLLW ∝∝= ,
3
2

の関係が成り立ち，両者が連続的に接続するものとする。



2-73

鉛直面内の断層形状

海底面

地震発生層厚さ
(15km)

西 東

地震の
活動域

図 1.3.4�8 鉛直面内における位置と傾斜方向・傾斜角の関係
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1.1.2 海域活断層

(1) 検討方針

海域活断層の位置・走向・長さの情報が得られている場合について，津波の数値シミュ

レーションに必要な静的断層パラメータを推定する方法を検討する。

沿岸から遠く離れた海洋地殻は比較的安定で，過去にほとんど大地震を発生していない。

一方，比較的沿岸に近い海域では，過去に大地震を含む地震活動が報告されており，今後

も活動する可能性がある。本検討では，沿岸に影響を与える津波の発生原因として，比較

的沿岸に近い海域の活断層に発生する上部地殻内地震を対象とする。近海の海底では，地

殻構造が陸域と似た構造を持ち，震源分布や応力場も陸域と連続していると考えられるた

め，内陸地震に関する知見やデータを活用することにより，想定津波の波源モデルを設定

できるものと考える。

(2) 内陸地殻内地震の発生様式

地震の規模とともに断層面の幅は増大するが，場所により一定の幅で頭打ちとなること

が指摘されている。浅い地震の破壊領域は「地震発生層(seismogenic layer)」に限定され，

断層幅の頭打ち前後で断層パラメータのスケーリング則が変化する。

矩形断層の破壊が地震発生層厚さHeの全層にわたっているとき，断層幅W は傾斜角δに

応じた値をとり，次式で表せる。

δsin
eHW = (1.3.6)

図 1.3.5�1に示すように，伊藤ら(1995)による震源深さ分布の分析による近畿地方北部

海域における地震発生層厚さは16km前後である。また，福岡管区気象台(1998)に示された

震源分布図（図 1.3.5�2）によれば，中国・四国・九州地方の地殻内地震の震源は最大15～

20kmまでの深さに集中している。したがって，内陸地震の深さ上限は15～20km程度である

と考えられる。
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図 1.3.5�1 近畿地方北部における地震発生層厚さのコンター（伊藤ら (1995)）

（注）京大観測網による 1976～1991年に発生した地震の深さ分布から推定した地震発

生層厚さのコンター（単位 km）である。

図 1.3.5�2 九州・四国地方周辺における地震の深さ分布（福岡管区気象台 (1998)）

（注）1994.10.1～1997.12.31に観測された全ての地震の深さ分布である。
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気象庁地震月報に記載された発震機構解を用い，内陸地震の傾斜角について検討した 。

1973年から1998年8月に近畿～九州の西南日本内陸部で発生した気象庁マグニチュード5.0

以上，震源深さ20km以下の地震34例（解析時点で気象庁データが未整備であった1995年11

月～1997年9月を除く）を抽出した。余震分布や震央付近の活断層の走向に基づき，2つの

節面をもつダブルカップル解から， 31例の破壊面を特定した。傾斜角の頻度分布は図

1.3.5�3のようであり，概ね高角(45～90゜)で発生している。

0

4

8

12

16

20

30以下 31～45 46～60 61～75 76～90

傾斜角（゜）の範囲

頻
度

図 1.3.5�3 西南日本に発生した浅い内陸地震の傾斜角の頻度分布

ハーバード CMTによる発震機構解（1976年 1月～2000年 1月, Mw 5.0以上,深さ 50km

以下）より得られた主応力軸の分布を図 1.3.5�4に示す。P軸および T軸の向きは地域ご

とに揃っていること，それは地震のタイプによらないことがわかる。すなわち，Mw 5.0以

上の地震については，断層運動が広域的な応力場に非常によく対応していると言える。
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(a) (b)

(c) (d)

図 1.3.5�4 浅い地震の発震機構解より得られた主応力軸分布

(a)：横ずれ断層の主圧力軸（P軸），(b)：逆断層の主圧力軸（P軸），

(c)：横ずれ断層の主張力軸（T軸），(d)：正断層の主張力軸（T軸）
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(3) 想定津波の基準断層パラメータ設定方法

内陸地震に関する知見をもとに提案する，海域活断層に想定する津波の断層パラメータ

設定法（木場ら(2001)）のフローを図 1.3.5�5に示す。

図 1.3.5�5 海域活断層に想定する津波の基準断層モデル設定フロー

（注）長方形は津波計算に必要な断層パラメータを，影付きの項目はパラメータ設定に先立っ

て必要な情報を表す。モーメントマグニチュードを断層長さより先に設定する場合は，

破線で示した流れにより，モーメントマグニチュードから断層長さを算出する。

傾斜角等のパラメータについても，活断層調査等から明らかな場合は，確定的に取り扱

うことができる。

各パラメータの設定方法を表 1.3.5�1にとりまとめている。浅い地震を想定して断層上

縁深さは 0としている。また，地震発生層厚さは，前述した 15～20kmの範囲のうち，すべ

り量が大きくなる 15kmに限定している。

すべり角は，発震機構の原理に基づき，活断層周辺の応力場と走向・傾斜角から幾何学

的に推定できる。概念図を図 1.3.5�6に示す。主圧力軸（P軸）と主張力軸（T軸）は 2

枚の節面 a,bから 45゜の傾きをもち，スリップベクトルは補助面（実際の断層面でない節

面 b）の法線の方向に一致する。既往地震の発震度機構解の分析や，日本各地の広域応力

場を示した既往研究例（例えば塚原(1999)）を参考に応力軸の向きを推定することができ

る。

文献調査等 地震学的知見

剛性率
μ

断層長さ
L

断層幅
W

すべり量
D

傾斜角
δ

断層上縁深さ
d

走向
θ

すべり角
λ

地震発生
層厚さ

応力軸の
方向

ﾓｰﾒﾝﾄ
ﾏｸﾞﾆﾁｭｰﾄﾞ

Mw
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スケーリング則については，日本海東縁部と同様に，武村(1998)による式のうち断層長

さと地震規模の関係を表す以下の関係式を適用する。

i) 断層幅が上限に達しているとき

.,,77.375.0)(log constWDLMkmL w =∝−= (1.3.7)

ii) 断層幅が上限に達していないとき

DWLLW ∝∝= ,
3
2

(1.3.8)

ここにL は断層長さ，D はすべり量である。また，Mw はモーメント・マグニチュードで，

以下の関係により断層パラメータと結びつけられる。

1.95.1)(log 0 +=⋅ wMmNM (1.3.9)

LW
M

D
µ

0= (1.3.10)

ここに，μは剛性率である。

断層長さと地震発生層厚さが与えられた場合，断層幅が上限に達しているとき式

(1.3.6),(1.3.7),(1.3.9),(1.3.10)を，上限以下のとき式(1.3.8),(1.3.9),(1.3.10)を適

用し，両領域の関係が連続的に繋がるとすれば，断層幅およびすべり量が算定できる。
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表 1.3.5�1 海域活断層に想定する津波の基準断層パラメータ設定方法

断層長さ
基本的には活断層文献調査を行う。

Mwから長さを決定する際には，スケーリング則にしたがう。

幅 地震発生層の厚さを考慮し傾斜角に応じて決める。地震発生層厚さは 15km。

すべり量 LWMDMwmNM µ00 ,1.95.1)(log =+=⋅ により算出する。

上縁深さ 0kmとする。

走向 活断層調査結果にしたがう。

傾斜角 発震機構解の分析等により設定する。45～90゜とする。

すべり角 断層面の走向・傾斜角と主応力軸方向範囲に基づき設定する。

剛性率 3.5×1010(N/m2)とする。

スケーリ

ング則

幅（地震発生層厚さ）に上限あり。

スケーリングの変曲点を境に，Mwが大きいとき武村(1998)の関係

.,,77.375.0)(log constWDLMkmL w =∝−=
が，Mwが小さいとき

DWLLW ∝∝= ,
3
2

の関係が成り立ち，両者が連続的に接続するものとする。

Ｐ軸

Ｐ軸

Ｔ軸

Ｔ軸

節面 a 節面 b

a

b

N

λ δ

θ

図 1.3.5�6 応力軸と断層運動の関係の概念図（佐藤編(1989)をもとに作成）
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1.4 津波波源の不確定性が津波水位に及ぼす影響の検討例 

1.4.1 モーメントマグニチュードの影響 

 津波水位の大きさが主に断層面上のすべり量の大きさに支配されることから，モーメン

トマグニチュード（MW）の影響は適用するスケーリング則により変化する。３つのスケー

リング則に対する MWとすべり量 D の関係は次の通りである。 
① 断層面に限界を設定しない場合：log D∝0.5 MW 
② 断層面の幅のみに限界を設定する場合：log D∝0.75 MW 
③ 断層面の長さと幅に限界を設定する場合：log D∝1.5 MW 

 この関係を用いると，MWが 0.1 増加した場合，すべり量は①で 1.12 倍，②で 1.19 倍，

③で 1.41 倍となる。 
 実際に数値計算を実施した例を図 1.4.1-1～図 1.4.1-3 に示す。各図にすべり量の増加から

期待される倍率（傾き）を示している。図から明らかなように，数値計算による最大水位

上昇量の増加率はすべり量の増加率にほぼ対応している。 
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図 1.4.1-1 限界を設定しない場合の例（日本海溝沿い海域） 
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図 1.4.1-2 幅の限界を設定する場合の例（西南日本周辺海域） 

1.19 倍の傾きlo
g （

津
波
水
位

）

計算 

1.19 倍の傾き 

最大水位

最大水位上昇量 

最大水位上昇量 



 2-82

 

 
 
1.4.2 波源の平面位置の影響 

(1) 日本海溝沿い海域の例 
図 1.4.2-1 に検討した波源の平面位置と沿岸での最大水位上昇量の分布を示す。断層モデ

ルは，MW=7.6，断層長さ L=77km，断層幅 W=46.3km，すべり量 D=1.81m は同じとし，

傾斜角 10°のプレート境界面に沿うように沖合方向に３ケース（断層深さ３ケース：断層

上縁深さｄ=15，27，39km），南北３ケースの計３×３ケースを設定した。傾斜角δ=10°，

すべり角λ=85°は共通とした。 
汀線沿いの格子間隔は 320m を基本としている。ただし，▲で 160m，★で 80m と局部

的にやや詳細な格子を用いている。沿岸での最大水位上昇量の分布には，波源が着目点の

正面に位置するほど大きくなる傾向があることや波源が沖合の水深が深い海域に位置する

ほど大きくなる傾向があることなどの特徴が見られる。 
 
(2) 日本海東縁部海域の例 
図 1.4.2-2 に検討した波源の平面位置と沿岸での最大水位上昇量の分布を示す。断層モデ

ルは，MW=7.8，L=120km，W=17.3km，D=8.66m，西傾斜でδ=60°，λ=90°は共通と

し，位置のみを変えた 5 ケースを設定した。 
汀線沿いの格子間隔は基本的には 800m とし，大和堆や隠岐諸島等が津波伝播特性にお

よぼす影響を考慮して部分的に 400m 格子を用いている。沿岸での最大水位上昇量の分布

には，波源が着目点の正面に位置するほど大きくなる傾向があることや着目点が波源から

遠い場合は波源の位置よりも伝播経路の影響が大きいことなどの特徴が見られる。 
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図 1.4.1-3 長さと幅の限界を設定する場合の例（南海トラフ海域） 
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図 1.4.2-1 日本海溝沿い海域における津波波源位置と沿岸での最大水位上昇量分布の関係

図 1.4.2-2 日本海東縁部海域における津波波源位置と沿岸での最大水位上昇量分布の関係
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1.4.3 断層上縁深さの影響 

他の条件は変えずに，断層上縁深さだけを変化させた場合の検討例を図 1.4.3-1（日本海

東縁部海域の地震）と図 1.4.3-2（日本海溝沿い海域の地震）に示す。 
図 1.4.3-1 の検討で，断層モデルは，MW=7.8，L=120km，W=17.3km，D=8.66m，λ=90°，

平面位置を共通とし，傾斜方向と傾斜角を変えた４ケースを設定した。図の縦軸は全ケー

スの最大値に対する比であり，断層上縁深さが最大水位上昇量に与える影響は着目地点に

よってまちまちである。 
図 1.4.3-2 の検討では，断層①（正断層地震）と断層②（津波地震）を考慮した。正断層

地震の断層モデルは，MW=8.5，L=219km，W=59.2km，D=7.81m，δ=45°，λ=270°，

津波地震の断層モデルでは，MW=8.2，L=200km，W=50.0km，D=7.18m，δ=20°，λ

図 1.4.3-1 日本海東縁部海域における断層上縁深さの影響の検討例 
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=95°とした。断層上縁深さの影響は単純ではなく，深くなるほど最大水位上昇量が大きく

なる傾向の地点および逆の地点がともに存在する。 

 
 

図 1.4.3-2 日本海溝沿い海域における断層上縁深さの影響の検討例 
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1.4.4 走向の影響 

他の条件は変えずに，走向だけを変化させた場合の検討例を図 1.4.4-1（日本海東縁部海

域の地震）と図 1.4.4-2（日本海溝沿い海域の地震）に示す。 
図 1.4.4-1 には，検討した波源の平面位置と沿岸での最大水位上昇量の分布，地点毎の走

向の影響が示されている。断層モデルは，MW=7.8，L=120km，W=17.3km，D=8.66m，

図 1.4.4-1 日本海東縁部海域における走向の影響の検討例 
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西傾斜でδ=60°，λ=90°，断層面上縁深さ d=1km を同じとし，走向を変化させた 5 ケ

ースを設定した。走向の変化により，基準走向の 0.6～1.8 倍程度変化している地点も見ら

れる。また，着目地点に断層が正対する走向で最大水位上昇量が大きくなる傾向がある。 
図 1.4.4-2 には，検討した波源の平面位置と沿岸での最大水位上昇量の分布，地点毎の走

向の影響が示されている。断層モデル（海溝沿いの津波地震）は，MW=8.2，L=200km，

W=50.0km，D=7.18m，δ=20°，λ=95°，d=1km を同じとし，走向を変化させた 5 ケ

ースを設定した。走向の変化により，基準走向の 0.6～1.5 倍程度変化している地点も見ら

れる。また，図 1.4.4-1 と同様に，着目地点に断層が正対する走向で計算最大水位上昇量が

大きくなる傾向がある。 

図 1.4.4-2 日本海溝沿い海域における津波波源位置と沿岸での最大水位上昇量分布の関係
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1.4.5 傾斜方向および傾斜角の影響 

(1) 断層傾斜方向の影響 
図 1.4.5-1に日本海東縁部における５つの波源を対象とした断層傾斜方向の影響の検討例

を示す。傾斜方向以外のパラメータは同一なモデルで，西傾斜と東傾斜の場合の最大水位

上昇量の比を算出し，その頻度分布を着目点位置（積丹岬，松前，深浦，酒田）毎に示し

ている。断層モデルは，MWを 7.4～7.8，地震発生層厚さを 15km と 20km，δを 30°と

60°，λ=90°，d=0km の条件を組み合わせて設定した。断層が西傾斜の場合と東傾斜の

場合との最大水位上昇量の相対比較における傾向は着目地点によって異なるが，基本的に

はいずれの地点でも最大水位上昇量の比は 1.0 を中心に分布しており，極端に大きな差異は

認められない。 
 

図 1.4.5-1 日本海東縁部海域の波源における傾斜方向の影響例 

西傾斜と東傾斜の場合の最大水位上昇量の比 
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西傾斜と東傾斜の場合の最大水位上昇量の比 

西傾斜と東傾斜の場合の最大水位上昇量の比



 2-89

(2) 断層傾斜角の影響 
 図 1.4.5-2 に，日本海溝沿いの２つの波源を対象とした，断層傾斜角の影響の検討例を示

す。断層①の断層モデルは，MW=7.6，L=77km，W=46.3km，D=1.78m，λ=85°，d=27km
を共通とし，断層②（津波地震）の断層モデルでは，MW=8.2，L=200km，W=50.0km，

D=7.18m，λ=95°，d=1km を共通とした。勝浦のように，着目位置によって傾斜角の影

響が最大水位上昇量に大きく現れる場合とほとんど影響しない場合がある。また，同一の

着目地点でも，波源位置によって傾斜角の影響の強弱があったり，変化の傾向が逆になっ

たりする場合がある。 
 

図 1.4.5-2 日本海溝沿い海域における断層傾斜角と最大水位上昇量との関係の検討例 
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1.4.6 すべり角の影響 

日本海東縁部の波源を対象としたすべり角の影響の検討例を図 1.4.6-1 に，西南日本の活

断層を波源とした場合の検討例を図 1.4.6-2 に示す。 
図 1.4.6-1 には，検討した波源の平面位置と着目点の関係，地点毎のすべり角の影響が示

されている。断層モデルは，MW=7.8，L=120km，W=17.3km，D=8.66m，西傾斜でδ=60°，

d=0km を同じとし，すべり角を変化させた 5 ケースを設定した。すべり角が 90°の時に最

大水位上昇量が最も大きくなる地点が多い。 
図 1.4.6-2 には，同様に，検討した波源の平面位置と着目点の関係，地点毎のすべり角の

影響が示されている。断層モデルは，L=50km，W=15km，D=4.16m，δ=90°，d=0km
を同じとし，すべり角を広域応力場から推定されている 105°と 180°の範囲で変化させた

６ケースを設定した。いずれの地点でもすべり角が縦ずれに最も近い 105°の時に最大水位

図 1.4.6-1 日本海東縁部海域におけるすべり角と最大水位上昇量分布の関係 
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上昇量は最も大きくなっている。 

 
 
 
 

A
B

C

D

図 1.4.6-2 西南日本の活断層を波源とした場合のすべり角と最大水位上昇量の関係 

最
大
水
位
上
昇
量
の
相
対
比

最
大
水
位
上
昇
量
の
相
対
比

最
大
水
位
上
昇
量
の
相
対
比

最
大
水
位
上
昇
量
の
相
対
比



 2-92

1.4.7 地震発生層の厚さの影響 

日本海東縁部の地震活動域及び西南日本の活断層を波源とする場合，地震発生層の厚さ

は 15km～20km と想定される。地震モーメント（モーメントマグニチュード）を同じとす

ると，地震発生層の厚さが 20km から 15km に変化した場合，すべり量の変化は，断層面

の幅の変化 0.75 倍に反比例して，1.33 倍程度となる。西南日本の活断層を波源とした場合

の計算例を図 1.4.7-1 に示す。 
図 1.4.7-1 の検討の断層モデルは，MWを 7.1～7.5，δを 45°，67.5°，90°，λを 105

～180°（AF1）と 110～180°（AF2），d=0km の条件を組み合わせて設定した。地震発

生層の厚さを 15km とした場合の計算水位が 20km の場合に比べて 1～1.3 倍程度になる傾

向が顕著である。 

 
 
 

図 1.4.7-1 西南日本の活断層を波源とした場合における地震発生層の厚さの影響例 
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1.4.8 複数のセグメントの組み合わせの影響 

南海トラフは複数のセグメントにより構成されている。セグメント区分と想定される組

み合わせ（N1 単独，N2 単独，N1+N2，N3+N4，N2+N3+N4，N1+N2+N3+N4）による

沿岸着目地点の最大水位上昇量の変化を図 1.4.8-1 に示す。複数のセグメントを考慮した場

合，各セグメントから到達する津波は地点によって波形も重なり合うタイミングも異なる。

そのため，地震のエネルギーと沿岸での最大水位上昇量に明確な相関関係は求めにくく，

セグメント区分や着目地点によって個別の関係となる。 
 

 
図 1.4.8-1 南海トラフ沿いにおけるセグメントの組み合わせの影響例 
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1.4.9 断層面の形状および応力降下量の影響 

日本海溝沿いで，断層幅と断層長さの比を 0.3～0.7 と変化させて，断層面形状の影響を

検討した例を図 1.4.9-1 に示す。断層モデルは，MW=8.1，D=3.15m，δ=10°，d=15km，

λ=85°を同じとし，幅と長さの比を変化させた 5 ケースを設定した。着目地点によって最

大水位上昇量の変化傾向が異なるのは，波源との相対的な位置関係に伴う伝播特性や基本

周期の変化に伴う応答特性の変化等によるものと思われる。 
 日本海東縁部の波源について，地震モーメントを一定とし，断層長さの変化に応じてす

べり量を変化させ，静的応力降下量の影響を検討した例を図 1.4.9-2に示す。断層モデルは，

MW=7.8，W=17.3km，δ=60°，d=0km，λ=90°を同じとし，断層長さを基準モデル

図 1.4.9-1 日本海溝沿い海域の波源における断層面形状の影響 
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（L=120km）の 0.8 倍，1.0 倍，1.25 倍とした 3 ケースを設定した。応力降下量の増加に

伴い最大水位上昇量が大きくなる傾向を示す場合が多い。静的応力降下量はΔσ＝（16/3
π）μＤ／W により与えられる。 
 
 

 
 
 

図 1.4.9-2 日本海東縁部海域における応力降下量の影響の検討例 

静的応力降下量  Δσ（×106N/m2） 

静的応力降下量  Δσ（×106N/m2） 

静的応力降下量  Δσ（×106N/m2） 静的応力降下量  Δσ（×106N/m2） 
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1.4.10 断層面のすべり量の不均質性の影響 

すべり量の不均質分布が推定されている地震（1968 年十勝沖，1946 年南海道，1983 年

日本海中部地震）を対象に，すべり量分布の行と列を一つずつ移動することにより，複数

のすべり量分布パターンを設定し数値計算を行い，均質モデルに対する不均質モデルの最

大水位上昇量比の空間分布から，両者間の平均倍率とばらつきの範囲を評価した。また，

不均質モデル（アスペリティの面積及びすべり量等）を Somerville et al.(1999)が示した関

係を用いて設定し，アスペリティの位置を移動することにより複数のすべり量分布パター

ンを設定した場合についても同様の検討を行った。 
推定されている既往の不均質モデルを図 1.4.10-1 に，Somerville et al.(1999)に基づき設

定した断層モデルの諸元を表 1.4.10-1 に，アスペリティの配置方法を図 1.4.10-2 に示す。

表 1.4.10-1 では，アスペリティの数を２個，アスペリティの形状を正方形と仮定して，

Somerville et al.(1999)により諸量を設定している。図 1.4.10-2 では，断層を２×３の小ブ

ロックに分割し，任意のブロックの中央に最大アスペリティを配置し，残りの５ブロック

のうち，任意のブロック中央に残余のアスペリティを配置する方法を用いた。結果的に６

×５＝３０通りの断層モデルが想定される。 

1968 年十勝沖地震
（安中ら(1999)） 1946 年南海道地震 

（谷岡・佐竹(1999)より作成） 

1983 年日本海中部地震 
(Fukuyama and Irikura (1986))
簡単のため南側断層を平滑化 

図 1.4.10-1 推定されている既往の不均質モデルに基づくすべり量分布の基本モデル 
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均質モデルによる評価地点の最大水位上昇量に対する不均質モデルの最大水位上昇量の平

均倍率とばらつきの評価結果を表 1.4.10-2 に示す。幾何平均 K と幾何標準偏差ζの定義は

下記の通りである。 
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地点の不均質モデルによる最大水位上昇量計算結果

地点の均質モデル（平均モデル）による最大水位上昇量計算結果
 

評価は個々の不均質モデル毎に行っており，表には全ケースの範囲と幾何平均，中央値，

84%非超過値が示されている。比較地点は各地震で津波痕跡高が記録されている地点とした。

なお，均質・不均質両モデルの断層面積と地震モーメントが等しければ，表のように均質

モデルは不均質モデルより平均的に小さな最大水位上昇量を与える。

表 1.4.10-1 Somerville et al.に基づき設定した不均質断層モデルの諸元 
                   地震 
項目 

1968 年 
十勝沖地震 

1983 年 
日本海中部地震 

1946 年 
南海道地震 

基本断層モデル Aida(1978) Satake(1985) 谷岡･佐竹(1999) 
断層モデルの面積(km2) 15,000 4,800 48,600 
地震モーメント(N・m) 1.74×1021 3.16×1020 1.02×1022 
平均すべり量(cm) 405 229 729 
アスペリティの全面積(km2) 3,363 1,076 10,915 
最大アスペリティの面積(km2) 2,448 784 7,946 
アスペリティのすべり量(cm) 813 460 1,465 

              地震モーメント ：面積Ａを既知として、 
  Ａ＝1.04×10-10×Ｍ02/3より算出 

 平均すべり量 ：Ｄ＝3.36×10-5×Ｍ01/3 
 アスペリティの全面積 ：Ａa＝2.32×10-11×Ｍ02/3  (Ａの 22%) 
 最大アスペリティの面積 ：Ａ1＝1.69×10-11×Ｍ02/3 
 アスペリティのすべり量 ：Ｄa＝Ｄ×2.01 

 

図 1.4.10-2 アスペリティの配置方法 
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1968 年十勝沖地震津波 

Somerville et al.の 
モデル 

安中モデル 

計算ケース数 30 10 
比較地点数 273 273 

幾何平均 
K  

範囲 1.280～1.597 1.060～1.358 
幾何平均 1.446 1.268 

中央値（50％累加） 1.466 1.325 
84％累加 1.566 1.348 

幾何標準偏差 
ζ  

範囲 1.191～1.385 1.221～1.355 
幾何平均 1.289 1.267 

中央値（50％累加） 1.279 1.251 
84％累加 1.340 1.310 

 
1946 年南海道地震津波 

Somerville et al.の 
モデル 

谷岡・佐竹モデル 

計算ケース数 30 24 
比較地点数 149 149 

幾何平均 
K  

範囲 1.100～1.542 1.589～2.510 
幾何平均 1.330 1.987 

中央値（50％累加） 1.351 2.023 
84％累加 1.445 2.303 

幾何標準偏差 
ζ  

範囲 1.267～1.453 1.338～1.670 
幾何平均 1.364 1.542 

中央値（50％累加） 1.376 1.570 
84％累加 1.409 1.591 

 
1983 年日本海中部地震津波 

Somerville et al.の 
モデル 

Fukuyama and 
Irikura モデル 

計算ケース数 30 16 
比較地点数 320 320 

幾何平均 
K  

範囲 1.053～1.310 0.998～1.162 
幾何平均 1.173 1.095 

中央値（50％累加） 1.168 1.099 
84％累加 1.239 1.151 

幾何標準偏差 
ζ  

範囲 1.186～1.379 1.130～1.240 
幾何平均 1.271 1.175 

中央値（50％累加） 1.266 1.169 
84％累加 1.347 1.223 

表 1.4.10-2 均質モデルによる最高水位に対する不均質モデルの最大水位上昇量の 
平均倍率とばらつき 
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1.4.11 チリ津波（遠地津波）の波源位置・走向の影響 

チリ津波を例に遠地津波の波源の不確定性によるばらつきを，感度解析的に評価した。

図 1.4.11-1 に断層位置図と初期変位分布図を示す。1960 年チリ津波の波源断層モデル①の

位置を，プレート境界およびセグメント境界を考慮して北方向に 200, 400, 600km ずらし

た波源を設定した。また，走向についても±10°とした波源を設定した。断層パラメータ

は Kanamori and Cipar (1974) によるが，断層上縁深さ d は 1km とした。 
 最大水位上昇量の沿岸分布の比較を図 1.4.11-2 に，痕跡高との比較結果を表 1.4.11-1 に

示す。痕跡高に対する再現性として，ばらつきκ（相田の幾何標準偏差）の値はいずれの

波源でもそれほど変わらない。また，波源断層モデル①に対するパラメータスタディの感

度は表に示すとおりである。 

 
 

図 1.4.11-1 チリ津波の波源モデル位置と初期変位分布 
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表 1.4.11-1 幾何平均（Ｋ）及び幾何標準偏差（κ）による比較結果 

ケース①
ケース②
200km北

ケース③
400km北

ケース④
600km北

走向
－10°

走向
＋10°

K 1.19 1.15 1.32 1.29 1.34 1.10

κ 1.43 1.41 1.39 1.42 1.43 1.41

K － 1.03 0.90 0.92 0.89 1.08

ζ － 1.18 1.20 1.28 1.15 1.18

K×ζ － 1.21 1.08 1.17 1.02 1.28

○ 比較地点数
     n=586

○ 比較に用いた
     計算格子間隔は
     278mおよび93m

○ K : 幾何平均
    κ: 相田の指標
    ζ: 対数標準偏差

痕跡高/計算値

比較方法

計算値/ケース① 相田の幾何標準偏差
幾何標準偏差 

 
 

 
 
 

図 1.4.11-2 想定チリ津波による最大水位上昇量の沿岸分布の比較 
注） 痕跡高はチリ津波合同調査班(1961)による 
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第 2章 数値計算に関する検討 

 
2.1 近地津波伝播を対象とした基礎方程式と計算スキーム 

2.1.1 後藤の方法(後藤・小川(1982)) 
(1)基礎方程式 
 ①連続式 
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ここに，t：時間，x，y：平面座標，η：静水面から鉛直上方にとった水位変動量，M：x

方向の線流量，N：y 方向の線流量，h：静水深，D：全水深（ η+= hD ），g：重力加速度，

Kh：水平渦動粘性係数，
2

bγ ：摩擦係数（
3/12 / Dgn= ，n：マニングの粗度係数）である。 

 
(2)計算スキーム 
 計算スキームの概要を以下に示す。 

・時間積分スキームは主にリープフロッグ法による。 
  ・変数の配置はスタッガードシステムによる。 
  ・保存型移流項に一次風上差分法を用いる。 

・摩擦項は不安定にならないように陰的に近似する。 
   
 
                 
                                                                 
 
                                                               
 
                                                                 
 
 
 

図2.1.1-1 変数の配置      図2.1.1-2 スタッガードシステムの変数配置 
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(3)打ち切り誤差 
 簡単のため支配方程式を 
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とすると，打ち切り誤差は次式で示される。 
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                   B         C 
上式中に下線で示した A,B は数値分散項，C は数値粘性項である。数値粘性項 C は，移

流項から生じ，波高を減衰させるように作用するもので， xΔ が大きいほどその影響も大き

くなる。数値分散項は波の前傾化が大きい時に影響が大きくなる。 
 
2.1.2 田中の方法（田中(1985)） 
(1)基礎方程式 
 ①連続式 
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 ②運動方程式 
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ここに，U：x 方向の平均流速，V：y 方向の平均流速，kb：海底摩擦係数であり，その他

の変数は後藤の方法と同様である。 
 

(2)計算スキーム 
 計算スキームの概要を以下に示す。 

・線形項の時間積分スキームはリープフロッグ法とし，非保存型移流項のスキームに

ラックスヴェンドロフ法を用いる。 



 2-112

  ・変数の配置はスタッガードシステムによる。            
 ・摩擦項および渦動粘性項は時間方向に前進差分を用いる。 

 
(3)打ち切り誤差 
 簡単のため支配方程式を 
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とすると，打ち切り誤差は次式で示される。ここでは，圧力項と移流項に関する時間積分

法の違いを無視して，時間方向は中央差分に統一して以下に示す擬似微分方程式第一近似

を求めた。 
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                  B             B’     C’ 
なお，移流方程式 
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を対象にラックスヴェンドロフ法を用いた場合，第一微分方程式近似は 
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となり，一次の打ち切り誤差（数値粘性 C）は生じない。 
 
2.1.3 後藤の方法と田中の方法の比較 

 後藤の方法と田中の方法の相違を，一次元モデルを用いて比較し以下に示す。 
  
(1)基礎方程式 
 移流項の表現および数値計算スキームの相違を検討するために，以下の基礎方程式を用

いる。 
 ①連続式 
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 ②運動方程式 
 【後藤の方法】 
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 【田中の方法】 
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 ここに，x：静水面にとった空間座標，t：時間座標，M：x 方向の線流量，η：静水面から

の水位変動，h：静水深，D：D=h+ηで表される全水深，g：重力加速度，U：断面平均流速

(M/D)，Kh：水平渦動粘性係数である。なお，数値計算スキームは先述の通りである。 
 
(2)検討条件 
 下図に示す一次元水路について検討する。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
     
             図 2.1.3-1 初期波形と対象地形 
 
  主な検討条件を以下に示す。 
  ・初期波形の片振幅 2a：2m（伝播する入射波の片振幅は 1m） 
  ・海底勾配：1/10, 1/50, 1/100 
  ・入射波周期Ｔ（分）：5,10,20,30 
  ・格子間隔Δx：22.1359 m 
       （周期 5 分の入力波の波長の 1/300） 
  ・計算時間間隔Δt：後藤の方法－0.5 秒，田中の方法－0.025 秒 
 沖合に片振幅 2a の正弦波を初期波形として与え，この初期波形が岸・沖方向にそれぞれ

片振幅 a の正弦波として伝播し入射する。なお，沖側には十分な伝播距離を設定し計算に

雑音が入らないように配慮した。 
 

2a 

初期波形（正弦波）

水深 h=50m（一定） 6640m（周期 5 分の 1 波長） 
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(3)比較計算結果 
 後藤の方法と田中の方法で計算結果を比較してその特徴を以下に示す。 
  ・後藤の方法と田中の方法との相違が最大水位上昇・下降量に与える影響は，水深 

10m 以深ではほとんど生じない, 
・海底勾配が小さく入射波の周期が短い場合は水深 10m 未満の浅海域で両者に僅かで

はあるが相違が生じる。 
・田中の方法では用いた数値計算スキームの性質から，水平渦動粘性項を考慮してい

るが，これを 1m2/s，10m2/s と変化させても，最大水位上昇量にはほとんど相違が

見られない（下表は 10m2/s の場合を記載した）。     
 

表 2.1.3-1   計算方法の相違による最大水位上昇・下降量の比較 

海底勾配 計算方法 

周期 T と最大水位上昇・下降量(m) 
T=5 分 T=10 分 T=20 分 T=30 分 

上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降

1/10 後藤の方法 2.45 -2.23 2.01 -2.09 2.01 -2.01 2.01 -2.01
田中の方法 2.44 -2.19 2.06 -2.05 2.02 -2.01 2.02 -2.00

1/50 後藤の方法 4.77 -4.71 3.65 -3.40 2.53 -2.41 2.42 -2.09
田中の方法 4.68 -4.17 3.79 -3.41 2.59 -2.31 2.22 -2.14

1/100 後藤の方法 5.27 -4.39 4.88 -4.83 3.56 -3.50 2.92 -2.55
田中の方法 4.79 -2.44 5.02 -4.27 3.75 -3.47 3.02 -2.57

（田中の方法の場合：Kh：10m2/s） 
 
 



 2-115

 
       

図 2.1.3-2  最大水位上昇・下降量分布の比較（田中の方法の場合：Kh：10m2/s）
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【海底勾配：1/50，周期：10 分】 

   
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  

図 2.1.3-3 空間波形の比較 その 1 

【海底勾配：1/50，周期：5 分】 
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【海底勾配：1/100，周期：10 分】 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 

 
図 2.1.3-3 空間波形の比較 その 2 

【海底勾配：1/100，周期：5 分】
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2.2 遠方海域からの伝播を対象とした基礎方程式と計算スキーム 

2.2.1 基礎方程式 

 コリオリ力を考慮した線形 Boussinesq 理論を用いる。 

 ①連続式 
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 ②運動方程式 
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ただし， 
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  ( ) ( )hNvhMu +=+= ηη ,  
ここに，λ ,φ：緯度，経度，η：静水面から鉛直上方にとった水位変動，M,N：λ ,φ方向

の線流量，h 静水深，g：重力加速度，f：コリオリ係数，R：地球の半径である。 
 
2.2.2 計算スキーム 

後藤・佐藤（1993）および後藤ら(1988)によれば， 

   ・計算点の配置  ：スタッガードシステム 
   ・時間積分スキーム：陰解法 

である。 
 
2.2.3 外洋伝播の計算例（高岡ら(2001)） 
(1)対象津波と波源モデル 
    ・対象津波 ：1960 年チリ津波 
    ・波源モデル：Kanamori and Cipar(1974) 
 
(2)計算領域・痕跡記録 

・ 海底地形：NOAA/NGDC(1994)による 5 分メッシュデータ（日本近海は最新の

海図による） 
・計算領域：太平洋全域および北海道・東北の日本近海（図 2.2.3-1 参照） 
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 ・格子間隔：太平洋ではΔx＝10’(緯度，経度とも)，日本沿岸ではΔx＝5km～93m 
     ・痕跡記録：チリ津波合同調査班(1961)による 
 
 

図 2.2.3-1 太平洋伝播計算の計算領域（高岡ら(2001)） 

 
(3)計算結果の再現性 
    ・北海道浦河町から岩手県釜石までの広範囲に渡って痕跡高と計算値を 93m メッ

シュで比較した場合はＫ＝1.06，κ＝1.40(データ数 117 個)であり，全体として

計算値がやや小さいがばらつきは小さく良好な再現性が得られている。 
・最大水位上昇量と痕跡高の対比は表 2.2.3-1 に示すとおりである。 

    ・主な検潮所における観測波形と計算波形を図 2.2.3-2 に比較すると，各地点とも

長時間にわたって良好に一致している。 
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表 2.2.3-1 痕跡高と最大水位上昇量との比較（高岡ら(2001)） 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
        

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 2.2.3-2 日本沿岸各地での観測波形と計算波形(高岡ら(2001)) 
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2.3 海底面の鉛直変位分布の計算方法 

津波伝播計算の初期条件として，海底面の鉛直変位分布を設定する必要がある。この鉛直

変位分布については，地震発生地盤が等方で均質な弾性体であると仮定して地震断層運動に

伴う周辺地盤の変位分布を計算する Mansinha and Smylie(1971)の方法が一般的に用いら

れている。この方法を以下に示す。 
 

 半無限弾性体において任意の閉曲面∑におけるくいちがい量 juΔ を与えることによる周

辺の変位 iu は，Volterraの式を用いてSteketee(1958)は以下のとおりとした。 
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ここで， jkδ はクロネッカーのデルタ，λとμ はラメの定数，ν ｋは dS の法線の方向余弦，
j

iu は点 ),,( 321 ξξξ における j 方向に働く単位力による点 ),,( 321 xxx の i 方向変位である。 
 Local な直交座標として，図 2.3-1 に示すように断層面を延長し海底面と交わる線(走向)
を 1x ，断層面の長軸方向中央をとおり 1x と交わる点を原点(O)とし，O より右方向に 2x ，下

向きに 3x 軸を採る。また，O と断層面の中央をとおる線を ξ軸とする(ξ軸は 32 xx － 平面内

にある)。 
 

 

 

 

 

 
 

 
 

 

 

      図2.3-1 断層モデルのlocal座標システム 

 

 断層諸元の定義として，断層の長さを2L，図2.3-2に示すようにξ軸に沿って原点からの

断層上端までの長さをh1，断層下端までの長さをh2 (h2－h1が断層の幅W)， 2x 軸から時計廻

りに測った断層傾斜角をδとする。また，図2.3-3に示すようにすべりの方向と断層の方向の

なす角をλ，すべりの大きさをD，走向角をφとする。なお，地盤はポアソン固体( μλ = ，

ポアソン比＝1/4)を仮定する。 
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図2.3-2  local座標系におけるの鉛直断面 

 

 

 

 

 

 

 

 

               図2.3-3 断層パラメータの定義 

 
Strike slip     λcos⋅= DDs  

Dip   slip     λsin⋅= DDd  
とすると，Strike slip に対して， 
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Dip slip に対して， 
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(2.3.3)，(2.3.4)をξ座標系に変換すると，Strike slip に対して， 
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Dip slip に対して， 
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ここで， 211 , hhLL ≤≤≤≤− ξξ  である。式(2.3.5)，(2.3.6)の積分にあたり，以下のよ

うに変数を定める。 
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また，不定積分を ),( 1 ξξu とすれば，定積分は 
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で与えられる。 Strike slip sD による 321 ,, xxx 方向の変位量を sss UUU 321 ,, ， Dip 
slip dD によるものを ddd UUU 321 ,, とすれば，任意の点 ),,( 321 xxx の変位は断層面に亘 

る定積分の形によって次式で与えられる。 
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 ここに， 321 ,, xxx 方向の変位 321 ,, uuu は， 
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で与えられる。また Global な座標（計算座標系）として，図2.3-4に示すように原点は

),,( 321 xxx 系と同じとし，E方向にX軸，N方向にY軸，下向きにZ軸をとり，Y軸と 1x 軸のな

す角をφ(Y軸から東廻りを正)とすれば， ),,( 321 xxx 系の変位量 ),,( 321 uuu と， ),,( ZYX 系

の変位量 ),,( zyx uuu の変換は次式で与えられる。 
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図2.3-4  local座標系と計算座標系 

 

 なお，式(2.3.14)はMansinha and Smylie(1971)の原論文における誤植を，Okada(1985)
に従って修正したものである。 
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2.4 陸上遡上境界条件 

津波の陸上遡上や引き波に伴う海底露出を表現するためには移動境界を設定する必要が

ある。移動境界に関する離散形式とアルゴリズムについては岩崎・真野の方法（岩崎･真野

(1979)）が広く用いられている。これは，津波先端部での地形を格子間隔幅の階段状に近似

し，計算過程で時刻ステップ毎に階段上に水があるか否かを判別する方法である。その具体

的な要点を以下に示す（図 2.4-1）。 

・津波の先端は，水位と格子境界（4 辺）での最大静水深の和が正の格子とゼロまたは

負の格子の境界にある。 

・線流量を計算するための格子境界での全水深は，両側の格子の高い方の水位と格子境

界での静水深の和として求める。 

・水のない格子中点とその背後格子の水位を結ぶ直線が水面勾配の一次近似であると

して線流量を計算する。全水深がゼロまたは負の場合には線流量をゼロとする。 

・全水深がゼロに近づいた場合には移流項を省略する。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

  図 2.4-1 岩崎・真野の方法 

 

小谷ら(1998)は，上述の計算方法を見直し，下記の方法を提案した。 

・流量を計算するための全水深は，先端部での

水位と dry 計算点の地盤高の差とする。その

差が負の場合には流量をゼロとする（遡上し

ない）。 

・移流項の計算の際に全水深がゼロまたはある

下限値より小さくなった場合には，その全水

深を分母として持つ項のみを省略し，移流項

の計算を行う。 

hM(i,j)
 ●

● 
hN(i,j) 

hN(i,j+1) 
● 

η(i,j) 
● 

h(i,j) 

η(i-1,j) 
● 

h(i-1,j) 

水位 

海底 

上図の x 方向断面（一例） 

x 

y 

η(i-1,j) 

D(i,j) 
η(i,j) 

静水位 

水位 

海底 

x 方向断面（図 2.4-1 と同じ例） 

η(i-1,j) 
D(i,j) 

η(i,j) 

凡例 
i,j：x,y 方向の格子番号 
η：水位 
h：静水深（M,N の添字付きは境界での水深） 
D：全水深（η+h） 

M,N：線流量 

η(i,j) + max(hM(i,j),hN(i,j), hM(i+1,j), hN(i,j+1)) 
が正の格子とゼロまたは負の格子の境界に津波先端がある。

D(i,j) = hM(i,j)+max(η(i,j),η(i-1,j)) 
がゼロまたは負の場合は線流量Ｍはゼロ。 
正の場合は点線を水面勾配として線流量Ｍを計算。 
左図は D(i,j)が正の場合。他の線流量も同様に計算。 

図 2.4-2 小谷らの方法 

●hM(i+1,j) 
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2.5 空間格子間隔の設定 

2.5.1 伝播過程における海域 

 海底地形が単純である場合は，津波の空間波形の 1 波長の 1/20 以下を格子間隔として設

定すればよいが（長谷川ら(1987)），複雑な海底地形については 
・津波伝播計算の精度を向上させるためには，波の屈折を正確に表現することが重要

である（佐山ら(1986)）， 
・粗い格子間隔では実際の地形を十分表現出来ずに，計算結果が大きく変化してしま

うことが多い（今村･李(1998)）， 
等の指摘があり注意を要する。 
 ここでは，下田沖の実地形を対象に，伝播過程の海域における空間格子間隔が最大水位上

昇量に与える影響について，後藤の方法を用いて実証的に検討して示す。 
 
(1)対象海域と検討津波 
 ①検討対象海域 

・海底地形による屈折現象を表すことが難しいとされている下田沖を検討海域とする。 
・計算対象とした領域は，伊豆半島南端付近から下田市北部までの東西約 16km 南北

24km の海域である。 
 
 ②検討津波 

・1854 年安政東海地震津波とする。 
 
(2)格子モデルと境界条件 
 ①格子モデル 

・50m，100m，200m，400m，800m および 1600m の 6 ケースの一様な格子モデル

を設定した。 
 
 ②境界条件 

・開境界における入射波：広域を対象として実施した石橋(1976)モデルによる 1854 年

安政東海地震津波の計算結果を開境界上で与える。 
・汀線        ：鉛直壁 

 
(3)最大水位上昇量の比較 
 ①津波の伝播経路 
   用いた格子間隔と津波の伝播経路を相互に比較して図 2.5.1-1 に示す。格子間隔を

50m，400m および 800m とした場合の伝播時間および伝播経路を水深と併せて図

2.5.1-2 に示す。これらの比較から， 
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・本海域の地形的特徴から，津波は伝播過程で大きく回り込みながら下田市へ向かうた

め，精度の良い計算を行うには波の屈折を精度よく再現することが必要である。 
・波の屈折現象については水深 100mで 400m格子程度，水深 50m以浅では 200～50m
の格子寸法を用いれば良好な精度の計算が可能である。 

等の知見が得られた。 
 
 ②波向き線沿いの最大水位上昇量 

 4 本の波向き線沿いに格子間隔と最大水位上昇量を比較した結果（図 2.5.1-3），水深

100m 以深では格子寸法を 800m としても影響はほとんどみられないが，水深 100～
50m では格子寸法を 200m 以下に，50m 以浅では格子寸法を 50m にとる必要がある。 

 
 ③まとめ 

・収束値を得るためには， 

      水深 100m 以深の浅海域：最大 800m， 

      水深 100～50m     ：最大 200m， 

      水深 50m 以浅域    ：100m から 50m 

程度の格子寸法を選択する必要がある。 
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図 2.5.1-1 津波の伝播経路の比較 
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図 2.5.1-2 水深，伝播時間および伝播経路 

格子間隔Δx＝50m 格子間隔Δx＝400m 

格子間隔Δx＝800m 
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図 2.5.1-3 津波伝播経路沿いの最大水位上昇量と格子間隔の関係 
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     図 2.5.2-2 格子分割例 
 

2.5.2 評価地点周辺の海域 

(1)港湾（稲垣ら(2001)） 
原子力発電所の専用港を想定して，格子分割間隔が港内の岸壁等における最大水位上昇量

に与える影響について後藤の方法を用いて感度解析を行い，格子分割に関して得られた知見

を以下に示す。 
 

 1)検討条件 

 主な検討条件を表 2.5.2-1 に示す。 
       表 2.5.2-1 主な検討条件 

項  目 内     容 
対象地形 一般的な港湾（図 2.5.2-1） 

計算領域 岸沖方向：3000m，汀線平行方

向：6000m 
水深 10m（一様） 

格子間隔 

25，50，75，150m 
防波堤の形状は最大格子(150m)
による近似に合わせた場合と，そ

れぞれの格子間隔で最良な近似を

施した場合の両者について検討。

入射波の振幅・波形
片振幅 2m の正弦波を初期波形と

して沖に与える。 
入射波の周期 5，10，20 分 
入射方向 汀線に直交 
渦動粘性係数 0m2/s 
マニング粗度係数 n：0.03m-1/3･s 

境界条件 陸岸・防波堤：完全反射 
開境界：自由透過 

 

 

図 2.5.2-1 港湾形状 
 

Δx＝50m 
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2)感度解析結果 

 ①流動パターンおよび最大水位上昇量の比較 
計算開始 6 分後の流速分布と水位分布を併せて図 2.5.2-3 に示す。また，港湾内の代表地

点における最大水位上昇量を比較して図 2.5.2-4 に，最大水位上昇量分布を図 2.5.2-5 にそ

れぞれ示す。さらに，港口中央部における水位・流向・流速の時系列を図 2.5.2-6 に示す。

これらの計算結果から， 
・港内の水位は格子間隔が大きいほど高く，特に港口部を一格子でモデル化した場合

（Δx=150m）は，その傾向が顕著である 
・流速ベクトルと水位分布に着目すると，港口部周辺では格子間隔が小さいほど複雑

な流動パターンとなり，水位分布の特徴も流動パターンの相違と調和的である 
・港口中央部の水位・流速の時系列は，格子間隔を 75m 以下とした場合の相違はそれ

程顕著ではないが，流速分布パターンには明らかに相違がある 
・流向については表示上の制約から格子間隔が 25m および 150m の場合について比較

したが，両者の位相は大きく異なっている 
等の特徴が見られる。格子間隔が小さい方が港内の水位が低くなるのは，格子間隔が小さい

ほど港口部の渦とそれに伴う死水域が顕著となり，主流部の流入幅が狭くなって津波に伴う

流れの進入が阻害されるためと思われる。 
以上の解析結果から判断して，一波長当たりの格子間隔が基本的な条件を満足する場合で

も（このモデルでは，格子間隔を 150m，入射波周期を 5 分とした場合でも一波長当たりの

格子数は 20），港口幅に比べて相対的に大きい格子幅とした場合は流動パターンに大きな制

約を受けるため，港口幅の 1/5 程度の格子間隔で港湾部周辺をモデル化することが望ましい。 
         計算開始 6 分後 

格子間隔Δx：150m  格子間隔Δx：75m  格子間隔Δx：50m  格子間隔Δx：25m 

   図 2.5.2-3 流速ベクトルと水位分布（入射波周期 5 分の場合）   単位：ｍ 
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図 2.5.2-4 格子間隔 25m の場合を基準とした最大水位上昇量の比較 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

        単位：m 
図 2.5.2-5 最大水位上昇量分布の比較（入射波周期 上段:5 分，中段:10 分，下段:20 分） 

T=5 分
T=10 分
T=20 分

T=5 分
T=10 分
T=20 分

T=5 分
T=10 分
T=20 分

格
子

間
隔

25
m

の
最

大
水

位
上

昇
量

に
対

す
る

比
 

格
子

間
隔

25
m

の
最

大
水

位
上

昇
量

に
対

す
る

比
 

格
子

間
隔

25
m

の
最

大
水

位
上

昇
量

に
対

す
る

比
 

Δx 25m  Δx 50m   Δx 75m  Δx 150m 
格子間隔 

Δx 25m  Δx 50m   Δx 75m  Δx 150m 
格子間隔 

Δx 25m  Δx 50m   Δx 75m  Δx 150m 
格子間隔 

最大水位上昇量分布 
 格子間隔Δx：150m  格子間隔Δx：75m  格子間隔Δx：50m  格子間隔Δx：25m 
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出力位置

   

図 2.5.2-6 港口中央部の水位・流向・流速の時系列（入射波周期 5 分の場合） 

 
 ②それぞれの格子間隔で港湾を表現した場合 
 現実にはある判断のもとに港湾を表す格子モデルを作成し用いている。そのため，それぞ

れの格子間隔を用いて港湾を表現するモデル化を行って相互の相違について比較した。計算

結果は，計算開始後 6 分の流速分布および水位分布を図 2.5.2-7 に，港湾内の代表地点にお

ける最大水位上昇量を比較して図 2.5.2-8 および表 2.5.2-2 にそれぞれ示す。また，最大水

位上昇・下降量分布を図 2.5.2-9 に示す。これらの計算結果を比較し，以下の知見を得た。 
・最大水位上昇量はそれぞれの格子間隔で港湾を表現した場合の方が大きい（波の出

入りがなめらかになる）。 
・全体として 25m 格子の場合の方が最大水位上昇量が低い傾向にあるが，入射波周期

港湾入り口 

   Δx=25m 

      Δx=150m 

Δx=25m 
Δx=50m 
Δx=75m 
Δx=150m 
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5 分では逆の傾向がみえる（港口部，岸壁前）。周期が短い場合は最大水位上昇量の

空間分布の変化が著しいため，定点ではそのような傾向が見られることがあるが，

全体としての分布は必ずしも矛盾するとは言えない。 
・入射波周期が短く格子間隔が小さいほど，港内の最大水位上昇・下降量分布は場所

的な変化が著しくなるため，重要施設の港内配置等を考慮して詳細な格子分割を行

うことが重要である。 

  
図 2.5.2-7  流速ベクトルと水位分布 図 2.5.2-8 格子間隔 25m の場合を基準

  （入射波周期 5 分の場合） とした最大水位上昇量の比較

 
        

 

表 2.5.2-2 格子モデル毎の最大水位上昇量の変化率 

           （それぞれの格子間隔で港湾をモデル化／同一形状モデル） 
 
地点 

T=5 分 T=10 分 T=20 分 
格 子 間 隔(m) 

25 50 75 25 50 75 25 50 75
港口部 1.14 1.06 1.12 1.12 1.13 1.21 1.06 1.07 1.09
中央部 1.22 1.07 1.10 1.05 1.07 1.11 1.02 1.04 1.06
岸壁部 1.31 1.11 1.14 1.05 1.04 1.08 1.04 1.04 1.04

 

T=5 分
T=10 分
T=20 分

T=5 分
T=10 分
T=20 分

T=5 分
T=10 分
T=20 分

計算開始 6 分後 
格子間隔Δx：150m  格子間隔Δx：75m  格子間隔Δx：50m  格子間隔Δx：25m 

Δx 25m Δx 50m  Δx 75m Δx 150m
格子間隔 

Δx 25m Δx 50m  Δx 75m Δx 150m
格子間隔 

Δx 25m Δx 50m  Δx 75m Δx 150m
格子間隔 
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最大水位上昇量の分布
格子間隔Δx：150m 格子間隔Δx：75m 格子間隔Δx：50m 格子間隔Δx：25m 

最大水位下降量の分布
格子間隔Δx：150m 格子間隔Δx：75m 格子間隔Δx：50m 格子間隔Δx：25m 

 
    
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
     
       

                       図 2.5.2-9 最大水位上昇・下降量分布の比較 

                （入射波周期 上段：5 分，中段：10 分，下段：20 分） 
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(2)V 字状湾（稲垣ら(2001)） 
 歴史津波の痕跡高には，リアス式海岸域の V 字状の小湾で周辺に比べて一際大きい値が

見られることがある。このような痕跡高を再現するためには，少なくとも詳細な格子モデル

を用いる必要がある。また，粗な格子モデルで再現性を得るために断層すべり量を調整する

ことは却ってすべり量の過大評価が危惧されるため，不適切な格子を用いた海域は再現性の

評価対象から除外すべきである。 
このような背景から，高波高が生じると思われる V 字状の小湾を対象に，後藤の方法を

用いて感度解析を行い，格子分割に関して得られた知見を以下に示す。 
 

 1)検討条件 

 検討条件の概要を表 2.5.2-3 および図 2.5.2-10 に示す。 
表 2.5.2-3 検討条件 

 項  目 内     容 
湾奥行き l  1000m 2000m 4000m 
湾口幅 B 2000m
B／ l  2 1 0.5 
湾の海底勾配 1/20 1/40 1/80 
格子間隔 25，50，100，200 および 400m 
入射波の振幅・波形 片振幅 2m の正弦波を初期波形として沖に与える 
入射波の周期 5，7.5，10，15，20 分 
渦動粘性係数 0m2/s
マニング粗度係数 n：0.03m-1/3･s 
境界条件 陸岸：完全反射，開境界：自由透過 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
           

 
 

図 2.5.2-10 V 字状湾地形 

図 2.5.2-11 格子分割（Δx=100m） 

10km 
B 

l 

h=50m 

l =1000m 

l =2000m 

l =4000m 
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参考として，格子間隔を 100m とした場合の格子モデルを図 2.5.2-11 に示す。また，梶

浦(1963)によれば，湾水振動の特性について検討する場合，湾口部面積が外海の全断面積

の 0.1～0.2 のところで議論する必要があるとしている。ここでは，事前に外海の幅を変え

て湾口部および湾奥部の最大水位上昇量について比較した結果，面積比を 0.2 としても外

海の影響を受けないことを確認した。いま，沖波を初期波形として一波だけ想定している

ため，この比率が比較的大きい値でも影響が見られなかったものと思われる。 
 
 2)比較計算結果 

計算結果を整理するために，以下に示す変数を活用する。 
        湾内平均波長      ：Lv(=T･(g･h/2)1/2) 

        湾中央部より奥の平均波長：Lo(=T･(g･h/4)1/2) 
ここに，T：入射波周期，g：重力加速度，h：湾口水深とし， l：湾口～湾奥の距離，        

Δx：空間格子間隔である。 
 また，最小格子間隔(25m)による最大水位上昇量を収束値として計算結果を整理した。格

子間隔と最大水位上昇量の関係に見られる特徴を以下に示す。 
 
 ①湾内の最大水位上昇量分布 

 湾内の最大水位上昇量は，ほとんどの場合，湾の形状および入射波長の如何に関わ

らず湾中央部よりも奥で大きく増幅する傾向にある。ただし，湾内平均波長 Lv と湾奥

までの距離 lの比 Lv／ lが 20 程度の場合は湾全体としてほとんど増幅しない。入力波

の波長や湾奥長さ lが異なっても，Lv／ lが同一となるケースでは（例えば l =1000m：

T=5 分， l =2000m：T=10 分， l =4000m：T=20 分）最大水位上昇量は水平距離を無

次元化してみればほぼ同一となる（図 2.5.2-12）。 

 ②湾口～中央部の最大水位上昇量分布 

ここに設定したような格子サイズの範囲では最大水位上昇量は大きく変化せず，格

子サイズΔx を湾内平均波長の 1／40 程度とすれば Lv／ lの値に係わらず 5%程度の誤

差で計算することが出来る（図 2.5.2-13）。 

 ③湾奥の最大水位上昇量 

 湾口～湾奥距離 lと湾内平均波長 Lv との関係に大きく依存する（図 2.5.2-14～16）。 
・Lv／ l＜6 の場合 

 入射波は湾奥で急激に増幅し，格子サイズによって計算結果は大幅に変化する。

湾中央部から徐々に格子を密にし，湾奥部では Lo の 1/100 以下の格子サイズが必

要になることがある。 

  ・6≦Lv／ l＜10 の場合 

 入射波の増幅は湾奥でやや急になるが Lo の 1/50 程度の格子サイズを湾奥部で

用いれば 5%程度の計算誤差におさめることが可能である。 
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   ・10≦Lv／ lの場合 

入射波の増幅は緩やかで，湾奥部では湾中央部より奥における平均波長 Lo の

1/40 程度の格子サイズとすれば 5%以内の誤差で計算することが出来る。 

 

図 2.5.2-12 湾口～湾奥縦断沿いの最大水位上昇量分布の比較 
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Δx=  25m 
Δx=  50m 
Δx=100m 
Δx=200m 
Δx=400m 

Δx=  25m
Δx=  50m
Δx=100m
Δx=200m
Δx=400m

 
図 2.5.2-13 湾中央部における最大水位上

昇量の誤差と格子間隔の関係

図 2.5.2-14 湾奥部における最大水位上昇量の

誤差と格子間隔の関係 

（Lv／ l＜6 の場合） 
  

注） ηv：湾中央部における最大水位上昇量, ηv25：Δx=25m の場合の湾中央部における最大水位上昇量 

ηo：湾奥における最大水位上昇量,     ηo25：Δx=25m の場合の湾奥における最大水位上昇量 

 

(3)遡上域 
 遡上計算の場合の波先端付近については，格子間隔をΔx，周期を T，斜面勾配をαとす

ると，Δx/αgT2＜4×10-4 を満足するように格子間隔を与える必要がある（Goto and 
Shuto(1983)），などの知見が得られている。ここでは，浅海域から遡上域の範囲に着目し

て格子間隔に関する感度解析を行い，これらの領域で用いられている格子間隔が含んでいる

と思われる誤差に関する目安を得る。 
 

1)基礎方程式と数値計算スキーム 

 ①基礎方程式 

  以下の基礎方程式を用いる。 
  ・連続式                     

図2.5.2-15 湾奥部における最大水位上昇量
の誤差と格子間隔の関係  

    （6≦Lv／ l＜10 の場合）

図 2.5.2-16 湾奥部における最大水位上昇量
の誤差と格子間隔の関係 

        （10≦Lv／ lの場合） 

Δx=  25m 
Δx=  50m 
Δx=100m 
Δx=200m 
Δx=400m 

Δx=  25m
Δx=  50m
Δx=100m 
Δx=200m 
Δx=400m

Lv／Δx Lo／Δx 

Lo／Δx Lo／Δx 
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水深 5m で鉛直壁とする

完全反射の場合も想定。 

2a 

初期波形（正弦波） 

水深 h=50m，100m，200m L 

h=50m ：L= 6640m（周期 5 分の１波長）

h=100m：L= 9390m（ 〃 ） 
h=200m：L=13280m（ 〃 ） 

   0=
∂
∂

+
∂
∂

x
M

t
η

 

  ・運動方程式 

   0)/( 2
3/12

2

=+
∂
∂

+⎟⎟
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⎛
∂
∂

+
∂
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D

M
xt

M η  

ここに，x：静水面にとった空間座標，h：静水深，D：D=h+η で表される全水深，t：
時間座標，g：重力加速度，M：x 方向の線流量，η：静水面からの水位変動，n：マニング

の粗度係数である。 

 

 ②数値計算スキーム 

  スタッガードリープフロッグ法を基本とし，移流項は一次風上差分を用いる。 
 
 2)検討条件 

  
 
 
 

 

 
図 2.5.2-17 初期波形と対象地形 

 

図 2.5.2-17 に示す一様水深の一次元水路と岸側斜面を対象とする。入射波は片振幅 2a の

正弦波を初期波形として与え，この初期波形が岸・沖方向にそれぞれ片振幅 a の正弦波と

して伝播することにより与える。また，沖側には十分な伝播距離を設定し計算に雑音が入ら

ないように配慮した。 
 検討条件を表 2.5.2-4 に示す。なお，波先端での格子間隔について Goto and Shuto(1983)
によれば，5%以内の誤差を許容するとした場合，周期 3 分でΔx=1.27m，周期 5 分でΔ

x=3.53m，周期 10 分でΔx=14.13m にとる必要がある。さらに，理論解とほぼ一致する解

を得るためには，Goto and Shuto(1983)が示す図から読みとると格子間隔はこの約 1/4 程度

にとる必要がある。このため，周期 3，5 分では最小格子間隔を 1m，周期 10 分では 2m と

し，400m まで徐々に大きくしてそれぞれの格子間隔の感度を調べた。また，これらの格子

間隔を組み合わせて不等間隔の場合についても比較した。 
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              表 2.5.2-4 主な検討条件 

項  目 内     容 
入射波の振幅・波形 片振幅 2m の正弦波を初期波形として沖に与える 
入射波の周期 T 3，5，10 分 
入射波の波数 初期波形として与える 1 波 
海底勾配 1/100 
マニング粗度係数 n：0.03m-1/3･s 

格子間隔Δx 1m～400m(T=3,5 分) 
2m～400m(T=10 分) 

 
 3)感度解析結果 

 感度解析の結果，以下に示す知見が得られた。なお，最大水位上昇量の正解は，格子間隔

を徐々に小さくして，最大水位上昇量がほぼ一定に落ち着いた値を以て「収束解」とした。

また，不等間隔格子の場合の収束解もこれを用いた。 
 ①一様格子間隔の場合 

・遡上計算の場合の格子間隔は，最大水位上昇量の誤差を 5%程度とするためには 
    周期 3 分で 16m 
    周期 5 分で 20m 
    周期 10 分で 25m 

 程度とする必要がある（表 2.5.2-6）。 
・同様に，完全反射の場合の格子間隔は周期 5 分以上ならば，200m 程度の格子間隔

でも 5%以内の誤差となる（表 2.5.2-6）。 
・底面摩擦を省略した Goto amd Shuto(1983)に比べて，粗度係数を n=0.03 m-1/3･s

とした場合はやや格子間隔を大きく設定できて，最大水位上昇量の誤差を 5%程度

とするためには，格子間隔Δx をΔx／αgT２≦7×10－４となるように設定すればよ

い（図 2.5.2-18）。 
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表 2.5.2-5  最大水位上昇量の収束解に対する比率 （部分） 

                   (沖合水深：50m，n=0.03m-1/3･s の場合)   

格子間隔Δx  
(m) 

陸上遡上 完全反射 

周期Ｔ(分) 
  3   5   10   3   5   10 

    1 1.00 1.00   1.00 1.00 
    2 1.03 1.00 1.00  1.00 1.00 
    4 0.99 0.99 1.00  1.00 1.00 
    8 0.97 0.98 0.99  1.00 1.00 
   10 0.96 0.98 0.98  1.00 1.00 
   16 0.95 0.95 0.99  1.00 1.00 
   20 0.91 0.95 0.98  1.00 1.00 
   25 0.92 0.94 0.95  1.00 0.99 

50 0.85 0.88 0.92  1.02 0.98 
  100 0.78 0.79 0.90  1.03 0.96 

 
 

表 2.5.2-6 最大水位上昇量の誤差を 5%としたときの最大格子間隔 

                                       (単位 m，n=0.03 m-1/3･s) 

沖合水深 
(m) 

陸上遡上 完全反射 

周期 T(分) 
  3   5   10   3   5   10 

    50   16   20   25 －  200  200 
   100   20   25   25 －  200  400 
   200   25   25   50 －  200  400 

                      注）－：ギブス振動が生じ評価不能 

      

図 2.5.2-18 最大水位上昇量の収束解に対する比率と 

          Goto and Shuto(1983)のパラメータ（Δx／αgT2）との関係 

 

  10-4          10-3                  10-2            10-1 
Δx／αgT2 



 2-145

 ②不等間隔格子の場合 
・周期 5 分以上では，図 2.5.2-19 に示した分割パターンから適切なものを選べば 5%程

度以内の計算誤差とすることが出来る（表 2.5.2-7 参照）。 
・周期 3 分の場合は，5%以内の計算誤差とするためには，図 2.5.2-19 に示した分割パ

ターンより詳細な格子間隔を用いる必要のある場合が多い（表 2.5.2-8 参照）。 

      
図 2.5.2-19  比較計算の対象とした不等分割パターン 

 
表 2.5.2-7 不等分割パターンと最大水位上昇量の誤差との関係 

沖合水深 
(m) 

格子分割 
パターン 

陸上遡上 完全反射 
周期Ｔ(分) 

3 5 10 3 5 10 

50 
① 0.87 0.91 0.95 1.00 1.02 0.99 
② 0.92 0.94 0.97 1.02 1.00 1.00 
③ 0.85 0.88 0.92 0.98 1.02 0.99 

100 
④ 0.93 0.97 0.98 1.00 0.97 0.98 
⑤ 0.93 0.97 0.98 1.00 1.03 0.99 
⑥ 0.90 0.94 0.97 0.94 1.05 0.99 

200 

⑦ 0.99 1.00 1.00 0.92 1.03 0.99 
⑧ 0.98 0.99 1.00 0.99 1.06 0.99 
⑨ 0.93 0.98 0.99 0.66 1.02 0.97 
⑩ 0.96 0.96 0.98 0.81 1.06 1.00 
⑪ 0.75 0.93 1.00 0.58 0.84 1.04 
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4)計算のエネルギー収支 
「収束解」の設定に当たり，エネルギー収支から一様格子による遡上計算を対象に計算誤

差について検討した。最大水位上昇量出現時におけるエネルギー収支誤差を以下に示す。こ

れらの計算結果から，周期 3 分の場合はエネルギー収支誤差が約 10%程度に達するが，5
分以上の周期では空間格子間隔が 100m でも誤差は 5%以下になり，問題がないことがわか

る。 
             表 2.5.2-8 エネルギー収支誤差 

周期 
（分）

格子間隔 
(m) 

エネルギー 
収支誤差(%) 

3 
     1     11.3 
    16    10.6 
   100     12.8 

5 
     1      2.4 
    20      2.8 
   100      5.0 

10 
     2      0.9 
    25      0.8 
   100      1.1 

 
  5)厳密解の推定方法（永野ら(1989)） 

 Richardson により示唆された事後接近の方法（藤川(1982)）を用いて，数値計算による

近似解から微分方程式の厳密解を推定することが出来る。ただし，ここでいう厳密解とは格

子間隔をゼロの極限に近づけたときの数値解の収束値である。 
 u を厳密解とし，格子間隔Δx1，Δx2，Δx3 に対する近似解を u1，u2，u3 とする。離

散化誤差がΔx のべき乗に比例すると仮定すると， 
u－ u1=A(Δx1)p 

u－ u2=A(Δx2)p 

u－ u3=A(Δx3)p 

と表され，u を求めるにはこの連立方程式を解けばよい。例えば，Δx1=Δx2/2=Δx3/4 で

あれば， 
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( ) ( )pp

pp

xx
uxux

u

uu
uu
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Δ−Δ
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となる。 
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2.6 海底地形データの信頼度による誤差 

海底地形データが持っている誤差が津波伝播計算結果に与える影響について，定量的に把

握する。 
 
2.6.1 水深データに含まれる主な誤差 

 津波伝播計算に用いる水深データを作成する際に生じる主な誤差は， 
・海図からの水深データの読みとり誤差 
・海図自体が持つ誤差 

等による。これらの誤差のうち，海図に含まれる主な誤差の要因となる測深および位置測定

法の問題点と精度を要約し，表 2.6.1-1 に示す。 
 

表 2.6.1-1 海上保安庁水路部(1990)による測深および位置測定方法の問題点と精度 

 測 量 手 法       測定手法および問題点と精度 

測 深 

錘測 
 

 水深測定方法のうち最もプリミテイブな「物差しを当てる」方法。

 音響測深が普及する第 2 次大戦後までは唯一の方法であった。物差

しとして，レッドと呼ばれる錘をぶら下げたワイヤーが用いられた。

この方法ではワイヤーの長さで直接測定するので，流されなければ正

確な値が得られる。しかし，深海域では 
(a)一点の測定に何時間も要する， 
(b)ワイヤーの自重が大きくなるためレッドの着底がわかりに

くい， 
(c)ワイヤーが海流で流されやすい， 

等の困難があった。 

音響測深 

 音波の海底までの往復時間を計測する。この測深方法は， 
(a) 水温，塩分，水圧によって変化する水中での音波の速度(概

ね 1500m/s)を正確に求め補正することが必要， 
(b) 調査船から発射した音波が広がっていくため，海底のどこ

で反射した音波を計測しているのかわからない， 
等の問題があった。 

音響掃海機 
による測深 

 1960 年代以降に開発され，1980 年代から急速に普及し始めたマル

チナロービーム技術は，上述の問題を解決したのみならず，斜めビー

ムにより調査船の直下以外の水深も同時に計測できるため，調査効

率，精度の両面で海底地形学に革新的な進歩をもたらした。 
沿岸域での測位 三角測量等 精度はメートルのオーダ 

洋上の位置測位 

天体観測 精度はキロメートルのオーダ 
電波航法の利用 徐々に精度向上 
GPS 測位システム 精度は 100 メートル以内 
DGPS 精度は 10 メートル以内(小野(1996)) 

注) DGPS は平成 11 年度までに日本周辺海域をカバーする計画(小野(1996)) 

 
2.6.2 1983 年日本海中部地震津波を対象にした海底地形データの信頼度に関する検討 

(1)水深データの相違 

 比較計算に用いる水深データは 
・旧水深データ：1994 年までに発行された海の基本図等より作成した水深 
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・新水深 ：1995 年以降に発行された海の基本図等を用い，旧水深を更新（沿岸  
                域の更新海域は北海道道南地方から山形県の沿岸）。 

である。両者の相違を表 2.6.2-1 に示す。また，これらの水深データを比較して図 2.6.2-1
および 2.6.2-2 に示す。 

表 2.6.2-1 旧水深データと新水深データとの相違 

項目 旧 水 深 新 水 深 

水深データ

作成に用い

た主な海図 

・ 1994 年までに発行された海の基本図。 
・ 沿岸部分は北海道道南部分～若狭湾の

1/20 万の海の基本図(6325～6331，6333
～6337)を用いて作成。 

・ 沖合は，1/100 万の基本図(6312)と海上保

安庁から購入した 1km 格子のデジタルデ

ータ。 

・ 沿岸部は 1995 年以降に発刊された 1/20 万

の海の基本図(6658～6660)で旧水深の該当

海域を置き換え。 
・ 沖合は，1/100 万の基本図(6312)と海上保安

庁から購入した 500m 格子のデジタルデー

タ。 

入力方法 CAD によるイメージ入力 同  左 

汀線形状 
・ 1/20 万の海の基本図による。 
・汀線の最浅水深は 2m（2m より浅い場合

は一律 2m） 
同  左 

格子間隔 ・新水深と同じとした。 ― 

解析領域 ・新水深と同じとした。 ― 

 
 

図 2.6.2-1 旧水深 hold と新水深 hnew の差        図 2.6.2-2   旧水深 hold と新水深 hnew の 

（ newold hh − ）                           長波伝播速度の差( newold ghgh − )  
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(2)計算条件 

 ①計算領域 

・日本海全域 
 ②格子モデル 

・1600，800，400 および 200m の格子間隔でモデル化 
・北海道道南地方から山形県の沿岸は 200m 格子 

 ③断層モデル 

 ・相田(1984)の Model-10 
 
(3)計算結果の比較 

 ①再現性の比較 

・計算結果と比較する痕跡記録地点は北海道茂津多岬から山形県鶴岡の区間（沿岸の

海底地形図が改訂された区間） 
・痕跡記録は首藤・卯花(1984)を用いた。ただし，奥尻島の痕跡記録は土木学会日本海

中部地震震害調査委員会編(1986)による。 
・痕跡高と最大水位上昇量を比較した結果，水深の相違が再現性に与える影響はほと

んど見られない（表 2.6.2-2 参照） 
表 2.6.2-2 水深の相違と再現性との比較 

水深データ K κ 地点数 
旧水深 1.008 1.456 213 
新水深 1.019 1.478 213 

 ②水深データの相違に関する相互比較 

・新水深による最大水位上昇量を真と考え，これを痕跡高と見なしたときの旧水深に

よる計算結果の再現性は 
     K：0.989～1.001，κ：1.117～1.196 

となり，κは 1.2 程度である。 
・大きな痕跡高となった峰浜周辺の汀線沿いの最大水位上昇量および前面海域の最大

水位上昇量分布を比較したところ，沿岸における最大水位上昇量分布はほとんど相

似形で，ピークの位置の特徴的なずれは見られない（図 2.6.2-3，2.6.2-4）。 

                  
図 2.6.2-3 八森～能代の最大水位上昇量の比較 
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図 2.6.2-4 最大水位上昇量分布（左図：新水深，右図：旧水深） 

 
 
2.6.3 1854 年安政東海地震津波を対象にした海底地形の信頼度に関する検討 

(1)水深データの相違 
1983 年に当時の最新の海底地形データを用いて作成した水深データ（旧水深データ）と，

1998 年 11 月に最新の海底地形データを用いて作成した水深データ（新水深データ）とを

比較する。水深データは，海底地形データが異なるだけではなく，データ作成に関する様々

な相違が含まれる（表 2.6.3-1）。 
 
(2)計算条件 

 ①計算領域 

  ・南海トラフ沿いの遠州灘～熊野灘沖の海域 

 ②格子モデル 

  ・6400，3200，1600，800，400，200 および 100m の格子間隔でモデル化 

・最小格子 100m でモデル化したのは熊野灘沿岸および遠州灘沿岸の痕跡高が残され

ている地域 

 ③断層モデル 
・1854 年安政東海地震津波を対象として，石橋モデル(1976)を適用 
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表 2.6.3-1 旧水深データと新水深データとの相違 

    項目 旧 水 深 新 水 深 
水深データ作成年 1983 年 1998 年 11 月 

水深データ作成に用

いた主な海図 

・沿岸部は昭和 58 年以前に刊行の海の基

本図(1/20 万)。 
・外側の海域は，1/300 万の基本図。 
・波源位置より外洋側では 1000m 毎の等

水深データを読みとり。 

・ 沿岸部は最新版海の基本図(1/5 万，1/20
万，1/50 万) 

・ それ以外の外洋域は，3 次メッシュデー

タを内挿して作成されているデジタル

データを利用。 

入力方法 ・大部分はデジタイザによる等水深線の入

力。 
・大部分はデジタイザによる等水深線の入

力。 
デジタイザ精度 ・機械の精度は±1.0mm 程度。 ・ 機械の精度は±0.1mm 程度。 

汀線形状 

・作成当時の格子データでは，1/20 万の海

の基本図を明治時代の地形図(1/5 万，大

日本帝國陸地測量部刊)で補正して作

成。 
・比較計算に際して，汀線位置を現水深と

一致させるための調整を加えた。 
・ 汀線の最浅水深は 0m とした。 

・ 国土地理院による 50m メッシュの数

値地図によりデジタル値で入力。 
・ 埋め立て等による人工的地形について

は，可能な限り除去。 
・汀線の最浅水深は 0m とした。 

格子間隔 
・新水深と同じとした。旧水深データにお

いて格子間隔の異なる海域は，内挿して

作成。 

 
－ 

解析領域 
・旧水深による解析領域は現水深より狭い

ため，周辺部の不足する海域は新水深の

データを接続した。 

 
－ 

 
 

図 2.6.3-1 旧水深 hold と新水深 hnew の差   図 2.6.3-2 旧水深 hold と新水深 hnew の長波伝播 

      （ newold hh − ）                速度の差（ newold ghgh − ）            

 

(3)計算結果の比較 
 ①再現性の比較 

・計算結果と比較する痕跡記録地点は鴨川～御坊の区間である。 
・痕跡記録は羽鳥（1976,1977,1978,1980）を用いた。 
・痕跡高の再現性を見ると，K は旧水深で 1.366，新水深で 1.297 であり大差ない。κ

も旧水深で 1.525，新水深で 1.514 であり大差ない（地点数 88）。すなわち，痕跡高
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に対する感度としてはその他の誤差要因の中に吸収され，水深データの誤差が浮き

上がってきてはいない。 
 

  ②水深データの相違に関する相互比較（図 2.6.3-3） 

・新水深の結果を痕跡高とみなして求めた K およびκによれば， 
       K：1.003～1.060，κ：1.159～1.190 

であり，日本海中部地震津波の場合とほとんど等しい。 
・最大水位上昇量を相互に比較すると， 

    ｱ．最大水位上昇量が大きい地点で大きい水位差が生じる場合が多い（駿河湾奥の

内浦では，約 2m の水位差が生じている）， 
ｲ．新水深による計算値に対する水位差の割合をみると，最大約 38%(相賀浦，水

位差 0.73m)である， 
   等の特徴が見られる。 
 

 図 2.6.3-3 御坊～鴨川間の最大水位上昇量の比較

   内浦 

相賀浦 
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2.7 摩擦係数と渦動粘性係数が計算水位に与える影響 

2.7.1 摩擦係数 

非線形長波理論式では海底摩擦項は鉛直渦動粘性項の海底におけるせん断力成分（τx/ρ， 
τy/ρ）を示しており，等流の類推から 

  MQ
D
f

x 2/ =ρτ ， NQ
D
f

y 2/ =ρτ   

と表される。ここに，f：摩擦係数，M：線流量 x 方向成分，N：線流量 y 方向成分，Q：

線流量，D：全水深である。 
 岩崎ら(1979)は摩擦係数 f とマニングの粗度係数 n との間に，f=gn2/D1/3

なる変換式を導

入してマニングの粗度係数 n を用いて摩擦項を表している。原子力発電所を対象とした津

波伝播計算でもこれらの用い方はまちまちであるため，それぞれの係数について比較計算

を行い，計算水位に及ぼす影響について検討する。 
 
(1)比較計算の方法 
 1)基礎方程式 
摩擦係数の影響を検討するために以下の一次元基礎方程式を用いる。 

 ①連続式 

  0=
∂
∂

+
∂
∂

x
M

t
η

 

 ②運動方程式 
  ・摩擦項をマニングの粗度係数 n で表した運動方程式 
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  ・摩擦項を摩擦係数 f で表した運動方程式 
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 ここに，x：静水面にとった空間座標，t：時間座標，M：x 方向の線流量，η：静水面か

らの水位変動，h：静水深，D：D=h＋η で表される全水深，g：重力加速度，n：マニング

の粗度係数，f：摩擦係数である。 

 

 2)数値計算方法 
 数値計算方法は後藤の方法を用いる。 
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 3)検討条件 

 一様水深の一次元水路と岸側斜面（遡上計算）を対象とする（図 2.7.1-1）。入射波は片振

幅 2a の正弦波を初期波形として与え，この初期波形が岸・沖方向にそれぞれ片振幅 a の正

弦波として伝播することにより設定する。なお，沖側には十分な伝播距離を設定し計算に雑

音が入らないように配慮した。主な検討条件を表 2.7.1-1 に示す。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 2.7.1-1  初期波形と対象地形 

 
表 2.7.1-1 主な検討条件 

項  目 内   容 

入射波の振幅・波形 片振幅 2m の正弦波を初期波形として沖に与える（入射波の片

振幅は 1m）。 
入射波の周期 T（分） 5，10，20，30 
入射波の波数 初期波形として与える 1 波 
海底勾配 1/10，1/50，1/100 
格子間隔Δx  22.1359 m（周期 5 分の入力波長の 1/300） 
マニングの粗度係数 n 0.0，0.01，0.02，0.03，0.04，0.05(m-1/3･s) 
摩擦係数 f 0.0，0.001，0.0026，0.00637，0.01 

 
(2)比較計算結果 

マニングの粗度係数を用いた場合と摩擦係数を用いた場合とについて，最大水位上昇・下

降量を比較して表2.7.1-2および2.7.1-3に示す。また，両条件について海底斜面勾配を1/100
とした場合の最大水位上昇・下降量分布を図 2.7.1-2 に示す。これらの比較計算結果から特

徴を要約して以下に示す。 

 ①マニングの粗度係数を用いる場合 
・海底勾配が 1/10 の場合，粗度係数 n を 0 から 0.05 まで変化させても最大水位上昇・

下降量は最大約 9%程度の変化にとどまる。 
・海底勾配を 1/50 とした場合は入射波の周期が 5 分および 10 分，1/100 とした場合は

5 分，10 分および 20 分のとき，水深約 10m 以浅の浅海域で最大 50%近い相違が生

じる。  

2a 

初期波形（正弦波） 

水深 h=50m（一定） L 

L=6640m 
(周期 5 分の１波長) 
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②摩擦係数を用いる場合 
・摩擦係数を 0 から 0.01 まで変化させた場合の最大水位上昇・下降量の特徴はマニン

グの粗度係数を用いた場合と同様である。 
 

表 2.7.1-2  最大水位上昇・下降量の比較（マニングの粗度係数を用いた場合） 

海底勾配 
マニングの
粗度係数 
n(m-1/3･s) 

周期 T と最大水位上昇・下降量(m) 
T=5 分 T=10 分 T=20 分 T=30 分

上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降 

1／10 

0.00
0.01 
0.02 
0.03 
0.04 
0.05 

2.45 
2.45 
2.45 
2.44 
2.43 
2.42 

-2.23
-2.23
-2.22
-2.21
-2.20
-2.17

2.01
2.01
2.01
2.01
2.01
2.01

-2.09
-2.09
-2.08
-2.06
-2.03
-2.00

2.01
2.01
2.01
2.01
2.01
2.00

-2.01 
-2.01 
-1.99 
-1.97 
-1.94 
-1.89 

2.01 
2.01 
2.01 
2.01 
2.00 
2.00 

-2.01
-2.00
-1.98
-1.94
-1.89
-1.84

1／50 

0.00
0.01 
0.02 
0.03 
0.04 
0.05 

4.77 
4.60 
4.21 
3.84 
3.49 
3.33 

-4.71
-4.63
-4.28
-4.11
-3.58
-3.25

3.65
3.48
3.46
3.42
3.36
3.27

-3.40
-3.39
-3.38
-3.35
-3.30
-3.10

2.53
2.53
2.52
2.52
2.52
2.52

-2.41 
-2.40 
-2.37 
-2.16 
-2.13 
-2.10 

2.42 
2.42 
2.42 
2.41 
2.41 
2.39 

-2.09
-2.08
-2.06
-2.04
-2.02
-2.00

1／100 

0.00 
0.01 
0.02 
0.03 
0.04 
0.05 

5.27 
4.66 
3.79 
3.18 
2.74 
2.44 

-4.39
-3.85
-3.23
-2.77
-2.42
-2.14

4.88
4.48
4.00
3.57
3.17
2.91

-4.83
-4.66
-4.09
-3.56
-3.13
-2.80

3.56
3.55
3.37
3.33
3.12
2.91

-3.50 
-3.49 
-3.47 
-3.40 
-3.21 
-2.97 

2.92 
2.92 
2.92 
2.91 
2.89 
2.69 

-2.55
-2.55
-2.53
-2.42
-2.38
-2.34

 

表 2.7.1-3  最大水位上昇・下降量の比較（海底摩擦係数を用いた場合） 

海底勾配 
海底摩 
擦係数 

f 

周期 T と最大水位上昇・下降量(m) 
T=5 分 T=10 分 T=20 分 T=30 分

上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降 上昇 下降 

1／10 

0.00000
0.00100 
0.00260 
0.00637 
0.01000 

2.45 
2.45 
2.44 
2.42 
2.41 

-2.23
-2.23
-2.21
-2.18
-2.16

2.01
2.01
2.01
2.00
2.00

-2.09
-2.08
-2.06
-2.01
-1.98

2.01
2.01
2.01
2.00
1.99

-2.01 
-2.00 
-1.97 
-1.90 
-1.85 

2.01 
2.01 
2.01 
2.00 
1.99 

-2.01
-1.98
-1.97
-1.95
-1.93

1／50 

0.00000
0.00100 
0.00260 
0.00637 
0.01000 

4.77 
4.57 
4.26 
3.84 
3.58 

-4.71
-4.54
-4.26
-3.88
-3.56

3.65
3.48
3.45
3.39
3.33

-3.40
-3.39
-3.36
-3.30
-3.08

2.53
2.53
2.52
2.52
2.51

-2.41 
-2.39 
-2.16 
-2.09 
-2.05 

2.42 
2.42 
2.42 
2.41 
2.39 

-2.09
-2.06
-2.03
-2.00
-1.98

1／100 

0.00000
0.00100 
0.00260 
0.00637 
0.01000 

5.27 
4.60 
3.98 
3.30 
2.89 

-4.39
-3.77
-3.25
-2.63
-2.30

4.88
4.44
4.03
3.56
3.18

-4.83
-4.73
-4.21
-3.42
-3.01

3.56
3.39
3.36
3.15
3.12

-3.50 
-3.47 
-3.43 
-3.22 
-3.02 

2.92 
2.92 
2.92 
2.90 
2.70 

-2.55
-2.54
-2.40
-2.34
-2.20
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図 2.7.1-2 摩擦係数の相違による最大水位上昇・下降量の比較 
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2.7.2 渦動粘性係数 

 水平渦動粘性項は，津波の水位が主な対象であるならば無視しても十分な精度の解が得ら

れる（首藤(1986)）という立場がとられている場合が多いが，基礎方程式にこの項を考慮し

てシミュレーションを実施する例もみられる（例えば，田中(1985)，柴木ら(1994)など）。 
また， 

・数値計算スキームと打ち切り誤差の項に示すように，渦動粘性項の影響は数値計算

スキームとセットで検討する必要がある 
・渦動粘性項の影響は平面問題で検討する必要がある 

等の認識に基づき，渦動粘性係数が計算水位に与える影響について比較計算を行い，得られ

た知見を以下に示す。なお，比較計算は後藤の方法および田中の方法について行った。 
 
(1)検討条件 

 主な検討条件を表 2.7.2-1 に示す。 

                表 2.7.2-1 検討条件 

 項  目 内     容 
対象地形 図 2.7.2-1 に示す港湾を想定する。 
計算領域 岸沖方向：3000m，汀線平行方向：6000m 
水深 10m（一様） 
格子間隔 25m（参考として 50，75，150m を一部用いた） 
入射波の振幅・波形 片振幅 2m の正弦波を初期波形として沖に与える 
入射波の周期 5，10，20 分 
入射方向 汀線に直交 
渦動粘性係数 0.0～102m2/s 
マニング粗度係数 n：0.03m-1/3･s 
境界条件 陸岸・防波堤：完全反射，開境界：自由透過 

  
             図 2.7.2-1 港湾形状 

格子モデルにおける防波堤の形状は最

大格子(150m)による近似に合わせた。
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(2)比較計算結果 
 1)後藤の方法による場合 

 ①最大水位上昇量に及ぼす渦動粘性係数の影響（図 2.7.2-2） 

・渦動粘性係数が 1m2/s 以下では，最大水位上昇量は渦動粘性係数の相違による影響

がほとんど見られない。 
・格子間隔を変化させると，最大水位上昇量の絶対値のレベルは変わるが，渦動粘性

係数による影響は同一の傾向を示す。 
・最大水位上昇量は渦動粘性係数が 10m2/s でゼロの場合に比べ 5～10%程度低下し，

102m2/s になると大幅に小さくなる。 
・渦動粘性係数は流速のオーダー，地形変化および計算スキーム等によって影響度が

異なるので一般論は難しいが，ここに示すモデルのスケールでは 10m2/s 以上で最大

水位上昇量が小さくなる。 

図 2.7.2-2 格子間隔 25m･渦動粘性係数 0.0m2/s の場合を基準とした最大水位上昇量の比較 

(横軸単位：m2/s)

格子間隔：Δx

（後藤の方法） 
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渦動粘性係数： 0 m2/s 
渦動粘性係数：10 m2/s 
渦動粘性係数：10２m2/s

 ②流動パターンに及ぼす渦動粘性係数の影響（図 2.7.2-3，2.7.2-4） 
・流動パターンは，渦動粘性係数が 10m2/s 以下ではほとんど相違が見られないが，

102m2/s では港口部の循環流が消滅する。 
・港口中央部における流速の絶対値に着目すると，渦動粘性係数が 10m2/s 以下では同

様にほとんど相違が見られないが，102m2/s では大幅に流速値が小さくなり，流向も

変化する。 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.7.2-3 渦動粘性係数の変化と流動 

       パターンの相違 
（後藤の方法：入射波周期 5 分） 

 
 
                    注）流向は縦軸が図 2.7.2-3 の上下方向と一致する。 

                    図 2.7.2-4 港口中央部の水位・流向・流速の 

                        比較（後藤の方法：入射波周期 5 分） 
 

 
 

格子間隔Δx ：50m 
渦動粘性係数：0.0m2/s 

格子間隔Δx ：25m
渦動粘性係数：0.0m2/s

格子間隔Δx ：50m 
渦動粘性係数：10m2/s 

格子間隔Δx ：25m
渦動粘性係数：10m2/s

格子間隔Δx ：50m 
渦動粘性係数：10２m2/s 

格子間隔Δx ：25m
渦動粘性係数：10２m2/s

       格子間隔Δx：50m 

 

               格子間隔Δx：25m 

渦動粘性係数： 0 m2/s
渦動粘性係数：10 m2/s 
渦動粘性係数：10２m2/s

渦動粘性係数： 0 m2/s
渦動粘性係数：10 m2/s 
渦動粘性係数：10２m2/s
渦動粘性係数： 0 m2/s
渦動粘性係数：10 m2/s 
渦動粘性係数：10２m2/s
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  2)田中の方法による場合 

 ①後藤の方法と田中の方法との最大水位上昇量の比較（Δx＝25m の場合） 

渦動粘性係数をゼロとして，後藤の方法と田中の方法の最大水位上昇量を比較して

表 2.7.2-2 に示す。この表から，渦動粘性係数をゼロとした場合は両者にはほとんど相

違が見られない。 
 
       表 2.7.2-2 代表地点の最大水位上昇量（Δx＝25m の場合） 単位：m 

 

着目点 

周    期 

5 分 10 分 20 分 
後藤の方法 田中の方法 後藤の方法 田中の方法 後藤の方法 田中の方法

港口部 2.13 2.11 2.64 2.61 3.60 3.62 
中央部 1.54 1.45 2.63 2.48 3.70 3.66 
岸壁前 1.97 1.99 3.05 3.25 4.00 4.04 

 
  ②渦動粘性係数が最大水位上昇量に与える影響（図 2.7.2-5） 

・基本的な傾向は後藤の方法による場合と同様であるが，渦動粘性係数を 10m2/s とし

ても最大水位上昇量が低下しない場合がある。 
・格子間隔を 150m とした場合，最小格子間隔に比べ極端に最大水位上昇量が小さく

なる傾向がある。これはラックスヴェンドロフ法で周囲 8 点の流速を用いるため，

入り組んだ壁があると，境界条件により与えられる近似値を多く使ってしまい，結

果的に精度が維持しづらくなることによるものと思われる。 
 

 ③流動パターンに及ぼす渦動粘性係数の影響（図 2.7.2-6） 

 流動パターンは後藤の方法とほとんど相違が見られないので，参考として渦動粘性

係数を省略した場合について図 2.7.2-6 に示す。 
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格子間隔Δx ：50m 
渦動粘性係数：0.0m2/s 

格子間隔Δx ：25m 
渦動粘性係数：0.0m2/s 

 
 

 
 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 

図 2.7.2-5 格子間隔 25m・渦動粘性係数 0.0m2/s の場合を基準とした最大水位上昇量の比較 
     （田中の方法） 

 
        

図 2.7.2-6 田中の方法による流動パターンの一例（入射波周期 5 分） 

格子間隔：Δx 

(横軸単位：m2/s)
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2.8 分散波理論とその適用条件 

2.8.1 分散波理論 

(1)線形分散波理論 
 各水理諸量が， 

・波高水深比ε＝η／h≪1 
・相対水深  σ＝h／L≪1 
・アーセル数 Ur＝ε／σ2≪1 

なる条件の場合は，以下に示す線形 Boussinesq の式が用いられる。 
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(2)非線形分散波理論 

 各水理諸量が， 
・波高水深比ε＝η／h≪1 
・相対水深  σ＝h／L≪1 
・アーセル数 Ur＝ε／σ2～1 

なる条件の場合は，以下に示す Peregrine の式が用いられる。 
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・波高水深比ε＝η／h～1 
・相対水深  σ＝h／L≪1 
・アーセル数 Ur＝ε／σ2≫1 

となる場合は，以下に示す後藤の式が提案されている。 
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2.8.2 各理論の比較（土木学会海岸工学委員会編(1994)） 

(1)深海域の伝播 

 今村ら(1986)によれば，アラスカ津波の波形を水平床上(h=4000m)で伝播させて比較し，

以下に示す知見を得ている（図 2.8.2-1）。 
・線形分散波理論と非線形分散波理論の計算結果にほとんど差はなく，深海域では非

線形項は無視できる。 
・伝播距離が長い場合には，線形長波理論と線形分散波理論の計算結果は大きく異な

る。長距離を伝播するときは分散効果が無視できないためであり，長距離伝播に関

しては線形分散波理論を用いる必要がある。 

           
図 2.8.2-1 深海域の伝播における各理論における比較（今村ら(1986)） 
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(2)一様勾配斜面における変形 

 ①波高水深比が小さい場合 

 波高水深比が小さければ，浅海域においても線形・非線形長波および非線形分散波理論長

波による差はほとんどなく，線形理論により長波の挙動をかなり再現できる（図 2.8.2-2(a)）。 
 ②波高水深比がさらに大きい場合（図 2.8.2-2(b)） 

・線形理論では長波の変形を再現できなくなる。 
・浅水理論では波速が速く，前傾化の著しい波形が計算される。 
・非線形分散波理論を用いれば，ほぼ実験と一致する。 
・入射波の波高水深比を更に大きくし，Ur～1 の Peregrine 式では波高増幅が過大評価

されるため，すなわちε～1，σ≪1 の場合は，Ur≫1 の式を使わなければならなく

なる。 

          
(a)波高水深比 0.04 の場合（土木学会海岸工学委員会編(1994)） 

     
(b)波高水深比 0.11 の場合（長尾ら(1985)） 

図 2.8.2-2 一様勾配斜面上の変形に関する各理論の比較 
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2.8.3 分散波理論の適用条件 

(1)非線形項と分散項の比較（首藤(1976)） 

 首藤(1976)は，角谷の式から分散項が非線形項の q%になる水深の条件として次式を与え

た。 
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ここに， ( ) 4/3
0 / hhH = ， 0h ：境界条件を与える地点の静水深，A：水深 0h での津波の波高

(入射正弦波の振幅の 2 倍)，T：周期，m：海底勾配である。更に，分散項の効果の大きく

なる水深の条件は，波形勾配，海底勾配，およびアーセル数の 3 つのパラメータで表現で

きるとして上式を変形し次式を示した。 
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ここに，α：前面波形勾配(＝2A／L)，Ur：アーセル数(＝ 2
0

2 / hgAT )である。後藤ら(1993)

はこの式を具体的な海岸に適用し，下図のような関係を示した。 
 

実線：海底勾配を m=1/50，水深 0h =500m の津波波高を

A=1m とした結果。平均的な三陸海岸を想定したも

のであり，周期 15 分に対して分散項が非線形項の

10%となるのが水深 0.5m と相当浅くなってからで

ある。 

点線：海底勾配を m=1/200，水深 0h =80m 地点の津波波高

を A=3m とした結果。北秋田海岸の日本海中部地震

津波を想定したもの。津波の周期が 5 分程度のもの

であるから，水深 23m 付近すなわち汀線から 5,000

ｍ程度の地点から分散項が非線形項の 10%を越える

大きさになることが分かる。 

図 2.8.3-1 分散項の重要性（後藤ら(1993)） 

 
(2)ソリトン分裂の限界指標（池野ら(1998)） 

池野ら(1998)は，長さ 205m の大型造波水路による「無ひずみ模型」を用いた実験（1/100
～1/200）により，以下に示すソリトン分裂の限界指標を求めた。 
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 ββα 242 tan108.4tan108.37.1 ×+×−=  ， [ ]100/1tan200/1 ≤≤ β である。 
 

Ha  ： ソリトン分裂が生じる段波振幅 
h  ： ソリトン分裂が生じる水深 

*h  ： 沖合の水深 

0h  ： 実験造波水深換算値（常に 800m） 
*L  ： 沖合の波長 
*
rU  ： 沖合でのアーセル数であり 

3*2*** )/()( hLaU r =  で定義される 
*a  ： 沖合での段波振幅 

α  ： 海底勾配により定まる係数 
β  ： 海底斜面勾配 

 
押し波初動の場合 

  

*h

h
Ha*a

*L

 
引き波初動の場合 

  

*h

h
Ha*a

*L

 
図 2.8.3-2 変数の定義 

 
なお，この指標の適用に当たって，著者らは対象地点で想定した津波が両指標のうちどち

らか一方でソリトン分裂が発生し得ると判定される場合は，その津波がソリトン分裂する可

能性があると判断すべきであるとしている。 
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図 2.8.3-3 分裂発生時の段波振幅水深比の実験結果の再現性（池野ら(1998)） 

           （左：
*L ／

*h を用いた場合，右：
*
rU を用いた場合） 

      
図 2.8.3-4 段波振幅水深比と海底斜面勾配との関係（池野ら(1998)） 

                   （左：
*L ／

*h を用いた場合，右：
*
rU を用いた場合） 

 
2.8.4 池野らの指標に関する適用性の検討 

(1)検討方法 
 緩傾斜の実地形を対象に一次元シミュレーションを行い，分散波の発生の有無について池

野ら(1998)の判定指標を用いた場合と比較する。 
 
(2)基礎方程式 
 分散項を一次近似し，摩擦項を考慮した Peregrine 式を用いる。 
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(3)検討対象断面 
 以下に示す 3 種類の実地形断面を用いる。それぞれの平均勾配は概略 1/100,1/200,1/300
である。なお，いずれの断面も沖合水深は 100m とした。 

断面Ａ 
 
 
 
 
 

 
断面Ｂ 

                
 
 
 
 
 

断面Ｃ 
 
 
 
                
 
 

図 2.8.4-1 検討対象断面 

(4)入射波形 
 入射波形の作成方針を以下に示す。 

・実際の津波計算を想定して，断層モデルによる地盤の鉛直変動パターンを設定した

（図 2.8.4.-2）。 
・それぞれの地盤変動パターンが生じる水深を 1000m,2000m,3000m,4000m と設定し

た。ただし，日本海中部地震を模擬したパターン h については 2500m とした。 
・波源における空間波形分布はそれぞれ 1/2 の波高成分で岸・沖方向に伝播する。 
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・波源から計算の沖合境界まで，津波の周期は変わらずに伝播するものとする（波源

と沖合境界での波長の比は波速の比と等しいと仮定する）。 
・波源から計算の沖合境界まで，波高は Green の定理により変形するものとする。 

正
断
層
の
入
力
波
形

逆
断
層
の
入
力
波
形

日
本
海
中
部
津
波

2 2

 
  図 2.8.4-2 入射波形の基本パターン 

 
(5)その他の計算条件 
 沖合の水深 100m の場所に長さ 1km の水平床を仮定し，この水平床の沖側からの伝播波

形を入力し，反射波については自由透過の条件を用いた。なお，汀線近傍において，孤立波

の極限波の式からη＞0.732h となる場合は浅海長波方程式を用いた。その他の条件は以

下の通りである。 
・計算格子間隔      ： 10m 
・マニングの粗度係数 ： 0.03m-1/3･s 
・時間格子間隔    ：0.3 秒 

 
 
 
           100m 

 

表 2.8.4-1 入射波形設定のための 
断層モデル諸元 

断層タイプ名 ａ ｂ ｃ ｄ 
断層長さ  (km) 60 60 60 60 
断層幅   (km) 30 30 30 30 
すべり量  (m) 4.0 4.0 4.0 4.0 
傾斜角   (°) 30 60 90 60 
すべり角 (°) 270 270 270 90 
断層上端深さ  (km) 0 0 0 0 
断層タイプ名 ｅ ｆ ｇ h 
断層長さ  (km) 60 60 60 40 
断層幅   (km) 30 30 30 30 
すべり量  (m) 4.0 4.0 4.0 7.6 
傾斜角   (°) 30 60 30 40 
すべり角 (°) 90 90 90 90 
断層上端深さ  (km) 0 3 3 2 
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(6)判別式の適用方法 
 判別式の適用は以下の手順で行う。 

・沖波波形と地形条件から判別式(1)または(2)の右辺の値を計算し，これをωとする。 
・有意な水深（ここでは h=5m 地点を仮定）での想定段波波高をたとえば Green の定

理で計算しこれを Ga  とする。 
・ソリトン分裂が生じる段波振幅を Ha として， 

    =Ha ω Gah <  

   の場合にソリトン分裂が発生すると判断する。 
 
(7)計算結果と判定指標の比較 
  ・数値シミュレーション結果 
       検討ケース数  ：174 ケース 
       分散波発生ケース：102 ケース 
  ・判別式(1)による判定結果 
       分散波発生と判定したケース：140 ケース  
       →  計算でも発生：101 ケース 
       分裂すると判定したときの的中率：101/140(72%) 
       分裂と判定したが計算で分裂しなかったケースは安全側に正解とした場合

の的中率：173/174(99%) 
  ・判別式(2)による判定結果 
       分散波発生と判定したケース：173 ケース  
       →  計算でも発生：102 ケース 
       分裂すると判定したときの的中率：102/173(59%) 
       分裂と判定したが計算で分裂しなかったケースは安全側に正解とした場合

の的中率：174/174(100%) 
 以上より，池野ら(1998)の判定指標によれば，危険側に判定されたのは判別式(1)で 174
例中 1 例のみであり，判別式(2)ではすべてのケースで安全側に判定された。 

 

図 2.8.4-3 数値シミュレーションにおける分散波の発生例 
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第3章 想定津波群による津波水位の評価例 

 

本章では，本体系化原案で提案する想定津波評価手法による評価値が，既往津波の痕跡

高と比較してどの程度のレベルにあるかを調べるために試計算を行う。 
各海域区分の評価例として，表 3-1 に示す各地域沿岸を対象とした検討を行った。これら

のうち若狭湾沿岸については，顕著な被害津波を経験していないことから，既往津波との

比較を行っていない。 
 

表 3-1 各海域区分の評価例 
区分 地震の発生する地域 評価例とした地域沿岸 

プレート境界付近に想定

される地震に伴う津波 

太平洋プレートの沈み込みに

関連した海域の周辺 三陸沿岸 

フィリピン海プレートの沈み

込みに関連した海域の周辺 熊野灘沿岸 

日本海東縁部に想定され

る地震に伴う津波 日本海東縁部 北海道南部～秋田県北部沿岸

海域活断層に想定される

地震に伴う津波 （日本周辺全般） 若狭湾沿岸 

 
 なお，本章に示す評価例では，主として検討の時間的な制約から，まず全ての痕跡高記

録地点を対象として粗い空間格子間隔のもとで数値計算を行い，その後，痕跡高記録を上

回る想定津波による最大水位上昇量が得られなかった地点を対象に，痕跡高記録の吟味な

らびに詳細メッシュを用いた数値計算による評価を実施した。 
実地点を対象とした津波評価においては，数値計算の実施に先立って評価地点近傍の空

間格子間隔等の計算条件の検討ならびに痕跡高の信頼性の分類を行うことを前提としてお

り，本章の検討とは手順が異なる。 
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パラメータスタデイの結果から，想定津波
群が痕跡高を上回ることを確認する 

基準断層モデルのパラメータの設定 

 【詳細パラメータスタディ】
最も厳しい結果を与える位置において基準
断層モデルのパラメータスタディを実施す
る

【概略パラメータスタディ】 
対象とした波源(セグメント)において基準断
層モデルによる最大水位上昇量が最も厳し
い結果を与える位置等の検討 

プレート境界面に沿って位
置を移動させる 

【セグメントの組み合わせに関する検討】 
着目領域とセグメントの組み合わせの絞
り込み 

検討対象地点（海岸域）の設定 

想定津波の発生域の選択と基準断層モデル
のパラメータの設定 

【詳細パラメータスタディ】 

最も厳しい結果を与える位置において基準断層

モデルのパラメータスタデイを実施する 

パラメータスタデイの結果から，想定津波群が痕
跡高を上回ることを確認する 

【概略パラメータスタディ】 

想定津波の発生域において基準断層モデルに

よる最大水位上昇量が最も厳しい結果を与える

位置等の検討 

想定津波の発生域において基準
断層モデルを逐次移動させなが
ら，検討対象地点で最も厳しい結
果を与える位置を求める 

3.1 パラメータスタディの手順 

 図 3.1-1 にパラメータスタディによる津波水位の評価手順を示す。南海トラフ沿いに想定

する津波の場合，概略パラメータスタディの前にセグメントの組み合わせに関する検討が

必要となる。 

  
(a) 三陸沿岸，日本海東縁部沿岸        (b) 熊野灘沿岸 

および若狭湾沿岸 
図 3.1-1   パラメータスタディによる津波水位の評価手順 

 
 パラメータスタディを実施する各因子について，ハーバード CMT による発震機構解およ

び既往の断層モデルからばらつきを評価すると表 3.1-1 のとおりである。また，日本海溝・

千島海溝（南部）の傾斜角について深さの関数として回帰分析を行った結果（図 3.1-2），
標準偏差は 5°程度と見積もられる。パラメータスタディの合理的な範囲を設定する場合，

これらが目安となる。 
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表 3.1-1   既存断層パラメータのばらつきの評価結果 

海域 
大区分 

海域小区分 
萩原マップ
で対応する
海域区分 

解析対象
データ 

データ
数

走向(ﾟ) すべり方向(ﾟ) すべり角(ﾟ) 傾斜角(ﾟ)

平均 標準偏差 平均 標準偏差平均 標準偏差 平均 標準偏差

日本海溝・
千島海溝
（南部） 

千島海
溝南部 

41 ﾟ N 以北 G1 
プ レ ー ト 間
逆断層地震
のハーバー
ド解 

43 222.3 14.1 304.3 10.8   21.7 6.4

日本海
溝北部 

38～41 ﾟ N G2 29 185.4 12.1 295.0 7.7   16.0 5.7

日本海
溝南部 

35.3～38 ﾟ N G3 14 204.2 13.5 292.3 12.2   21.1 5.1

日本海 
東縁部 

北部 40 ﾟ N 以北 
F 断層モデル

6(3) -2.7 9.6 91.7 11.3 43.3 14.0

南部 
40 ﾟ N 以南 
138 ﾟ E 以東 

5(3) 25.2 6.3 96.0 13.4 57.0 6.7

(注)・日本海溝および千島海溝（南部）沿い海域では，ハーバード CMT による発震機構解（1976 年 1 月

～2000 年 1 月に発生した Mw6.0 以上，深さ 60km 以下の地震）を解析対象とした。 
・日本海東縁部では，発震機構解の節面の特定が困難であるため，津波の痕跡高を説明できる断層モ

デルのパラメータを用いてばらつきを評価した。 
・「すべり方向」は，スリップベクトルの水平投影が真北から時計回りになす角度である。 
・日本海東縁部のデータ数のうち括弧内の値は，走向に対して適用した 1 枚断層換算のモデル数であ

る。 
・ 日本海東縁部（南部）の新潟地震モデルには Noguera and Abe（1992）を採用している。天保山形

沖地震（1833）は沖合・沿岸近くの両モデルを採用している。 
・ 萩原マップは萩原尊禮編(1991)による。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

図 3.1-2   深さと傾斜角の関係（発震機構解） 
－日本海溝沿いおよび千島海溝沿い（南部）海域－ 
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図 3.2.1-2 三陸沿岸の活動域 

3.2 三陸沿岸の評価例 

 三陸沿岸を対象として想定津波群による津波水位の評価例を示す。 
 
3.2.1 条件設定 

計算対象海域の格子分割を図 3.2.1-1 に示す。この海域のうち北海道東南部～三陸沿岸に

かけて設定した 80・160・320m 間隔格子の汀線での最大水位上昇量を評価対象とする。な

お，図 3.2.1-2 に示す三陸沿岸の活動域のうち，対象とした 2～4 の領域番号に対する基準

断層モデルのパラメータを表 3.2.1-1 に示す。図 3.2.1-3 に計算対象とした既往津波に対応

する基準断層モデルの位置を，図 3.2.1-4 には概略パラメータスタディにおける基準断層モ

デルの位置を示す。概略パラメータスタディは，以下のように設定した。 
① 基準断層モデルの位置を図 3.2.1-4 のように逐次移動する。 
② 領域 2 は 16 カ所，領域 3 は 10 カ所，領域 4 は 10 カ所の位置に基準断層モデルを設

定する。 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 図 3.2.1-1   三陸沿岸域の格子分割 

open open 

open 

open
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表 3.2.1-1 三陸沿岸の基準断層パラメータ 

領域番号 2 3 4 
Mw 8.4 8.3 8.6

L (km) 155 210 283
W (km) 104 50 50
d (km) 12 1 1
D (m) 6.21 9.7 10.1
δ (°) 20 20 45
θ (°) 193 188 188
λ (°) 80 75 270

領域に対応する既

往最大地震津波 1968 年 1896 年
1933 年

1611 年

 
 
 

 
（注）図中の(i)～(iii)は，3.2.3において詳細パラメータ 

スタディの対象とした断層位置を表す。 
 

図 3.2.1-3 既往津波に対応する基準

断層モデルの位置 
図 3.2.1-4 概略パラメータスタディにおけ

る基準断層モデルの位置 
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3.2.2 概略パラメータスタディの結果 

(1)既往津波の断層位置に基準断層モデルを設定した場合の比較 
図 3.2.2-1 に既往津波の断層位置に基準断層モデルを設定した場合の最大水位上昇量と

痕跡高を比較して示す。 
 

＜1968 年十勝沖地震＞ ＜1933 年昭和三陸地震＞ 

＜1896 年明治三陸地震＞ ＜1611 年慶長三陸地震＞ 

折れ線は最大水位上昇量を，点は痕跡高を表す。痕跡高は渡辺(1998)による。 
痕跡高のプロット色は，痕跡地点が含まれる計算格子サイズを表す。 

黒－320m，青－160m，赤－80m 
 

図 3.2.2-1   基準断層モデルによる最大水位上昇量と既往津波の痕跡高との比較 
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(2)概略パラメータスタディによる最大水位上昇量 

想定津波の発生域で基準断層モデルを逐次移動してそれぞれの位置における沿岸の最大

水位上昇量の分布を比較して図 3.2.2-2 に示す。 
位置移動による最大水位上昇量の変化例（領域2） 位置移動による最大水位上昇量の変化例（領域3）

位置移動による最大水位上昇量の変化例（領域4）  

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 3.2.2-2 
位置移動による最大水位上昇量の変化例 
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(3)概略パラメータスタディの結果と痕跡高との関係 
図 3.2.2-2 に示した概略パラメータスタディの結果を包絡した最大水位上昇量の分布と 1611

年，1896 年，1933 年および 1968 年の津波による痕跡高を比較して図 3.2.2-3 に示す。 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
折れ線は最大水位上昇量を，点は痕跡高を表す。痕跡高は渡辺(1998)による。 

痕跡高のプロット色は，痕跡地点が含まれる計算格子サイズを表す。 
黒－320m，青－160m，赤－80m 

 

図 3.2.2-3  概略パラメータスタディの結果による最大水位上昇量の包絡線と既往痕跡高との比較 
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3.2.3 詳細パラメータスタディの結果 

3 領域で基準断層モデルを位置移動した概略パラメータスタディでの計算ケースのうち，

以下の 3 波源を詳細パラメータスタディの基準断層モデルとした（図 3.2.1-4 参照）。 

 

上記基準断層モデルについて，同位置で以下のように断層パラメータを変化させた計算

を実施した。 

（1）領域 4（プレート内正断層） 
・断層上縁面深さ ：0，1，2km 
・傾斜角δ      ：基準，基準±5゜ 
・走向θ        ：基準，基準±10゜ 

（2）領域 3（逆断層） 
・傾斜角δ      ：基準，基準±5゜ 
・走向θ        ：基準，基準±10゜ 
・すべり方向    ：基準，基準±10゜ 

（すべり角はすべり方向を満足するよう変動する。） 

 

領域 4 のケースについて詳細パラメータスタディの計算結果による最大水位上昇量の変動と断

層パラメータとの関係を図 3.2.3-1 に示す。また，図 3.2.3-2～3.2.3-4 に上記 3 ケースの基準断層

モデルに対する詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量の推移を示す。なお，図 3.2.3-2 の

領域 4 のケースでは，詳細パラメータスタディの基準モデルとなった概略パラメータスタディのケー

スが詳細パラメータスタディでも最大水位上昇量となったため，図中に概略パラメータスタディの計

算結果（右下がりの斜線）は記されていない。 
 図 3.2.3-2～3.2.3-4 における痕跡高／最大水位上昇量によると，1.0 を越えている地点がいく

つか見受けられる。このような地点に関しては，より詳細な格子間隔を施したり，遡上計算を実施し

たりすることで計算結果の精度を向上させ，場合によっては痕跡高の信頼性を吟味することによっ

て，最大水位上昇量が痕跡高を上回ることを確認しておく必要がある。 

 

 
 
 
 
 

(ⅰ)領域 4 の断層を最も南に配置したケース（岩手県南部～宮城県北部で最大水位上昇量）

(ⅱ)領域 3 の断層を最も北に配置したケース（北海道南部～岩手県北部で最大水位上昇量）

(ⅲ)領域 3 の断層を南から 2 番目に配置したケース（宮城県北部で最大水位上昇量） 
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図 3.2.3-1  パラメータスタディによる最大水位上昇量の変動 

 （領域 4：プレート内正断層，最も南においたケース） 

 Hmax：パラメータの変動範囲

における最大水位上昇量

の最大値 
Hmin：パラメータの変動範囲に

おける最大水位上昇量の

最小値 
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（ⅰ）領域：4 番（プレート内正断層） 

位置：最も南においたケース 

 

 

 

図 3.2.3-2  基準断層モデル(ⅰ)に対するパラメータ 

スタディによる最大水位上昇量の推移 

 

注)概略パラメータス
タディと詳細パラメ
ータスタディで最大
水位上昇量となった
ケースは同一である
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（ⅱ）領域：3 番（逆断層），位置：最も北においたケース 
図 3.2.3-3   基準断層モデル(ⅱ)に対するパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移 
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（ⅲ）領域：3 番（逆断層），位置：南から 2 番目のケース 

図 3.2.3-4   基準断層モデル(ⅲ)に対するパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移 
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3.2.4 詳細格子分割による検討 

3.2.3 の検討で，詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量が痕跡高を下回る 11 地

点について，図 3.2.4-1 に示すような格子間隔を 80m あるいは 20m の詳細な計算格子を用

いた追加計算を実施した。表 3.2.4-1 に詳細格子による計算結果と痕跡高を比較して示す。 

図 3.2.4-1   三陸沿岸の追加検討に用いた詳細格子分割 
 

表 3.2.4-1  詳細格子分割による計算結果と痕跡高の比較 

地点 痕跡高(m)
渡辺(1998)

最大水位上昇量(m) 
沿岸を鉛直壁とした計算 

320m 格子 80m 格子 20m 格子 
小子内 20.0 13.10 17.29 18.46 
田浜 9.2 8.50 11.87 － 
船越 12.0 8.89 11.00 10.97 
本郷 14.0 10.72 15.01 － 
吉浜 24.4 20.25 24.33 26.58 
浦浜 12.3 11.74 15.21 － 
館 10.2 8.76 18.10 － 
甫嶺 15.3 13.94 15.46 － 
鬼沢 12.0 9.65 13.00 － 

綾里白浜 38.2 21.27 28.12 34.57 
泊里 11.1 10.28 12.06 － 
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（破線は浸水域を表す。） 

詳細格子設定を用いれば，詳細パラメータスタディの最大水位上昇量が痕跡高を概ね上

回る。ここで用いた詳細格子は通常用いられる程度の格子サイズであり，これによって最

大水位上昇量は増大し，ほとんどの地点で痕跡高を上回ることが確認された。なお，痕跡

高を下回る 3 地点（小子内，船越，綾里白浜）については，首藤教授作成「古文書記録の

信頼度に関する覚え書き」（第 7 回津波評価部会資料 3）を参考として、さらに詳しく検討

する。 
 

(1)小子内の痕跡記録に関する考察 

 痕跡データに関する検討結果を要約すると以下のとおりである。 

①渡辺(1998)によれば，1896 年明治三陸津波の小子内における津波高さは 20m であった。

渡辺(1998)の記述のもととなったのは，内務大臣官房都市計画課(1934)による 20m とい

う値である。 
②内務大臣官房都市計画課(1934)による調査は 1933 年昭和三陸津波後に実施されたもの

であり，明治三陸津波の津波高さの根拠は明示されていない。 
③同じ時期に実施された調査として松尾(1933)がある。松尾(1933)は，土地の人々の記憶

に基づいて明治三陸津波の痕跡高を測定しており，「記憶によったものが多いから必ず

しも正確は期しがたい」としている。内務大臣官房都市計画課(1934)も同様の手法に基

づき，同程度の精度をもつものと推定できる。 
④明治三陸津波直後の痕跡高調査としては，山奈(1897), 伊木(1897)がある。これらは被

災直後に実施された測量結果であり，測量精度の低さを差し引いても，記憶に基づく値

より信憑性が高いと考えられる（図 3.2.4-2）。 
⑤内務大臣官房都市計画課(1934)の値は，明治三陸津波直後の調査結果との乖離が大きい

（表 3.2.4-2）。 
 
          

出 典 小子内の 
津波高さ(m) 備 考 

山奈(1897) 7.6  
伊木(1897) 12.1  
内務大臣 
官房(1934) 20 渡辺(1998)が用いた

値。 
松尾(1933) － 記述なし。 

 

 
 
図 3.2.4-2 山奈(1897)による小子内の浸水記録 
以上の検討結果から，昭和三陸津波後の調査結果である小子内で 20m という値は測定根

表 3.2.4-2 明治三陸津波の小子内における
推定津波高の比較 
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明治三陸津波罹災前（北原ら(1998)） 

 

 
現在（国土地理院） 

拠が不明である。また，明治三陸津波直後の調査結果との乖離が大きく，信頼性に乏しい。

したがって，小子内は，想定津波の評価値と痕跡高の比較による検定から除外する。 
 

(2)船越の痕跡記録に関する考察 

 痕跡データに関する検討結果を要約すると以下のとおりである。 

①渡辺(1998)は，1611 年慶長三陸津波の船越における津波高さについて，羽鳥(1975a)に
よる 10～12m という値を採用している。 

②羽鳥(1975a)が 10～12m とした根拠は明確ではなく，船越では「水死 50」という被害

記録が存在するのみである（表 3.2.4-3）。 
③1611 年当時，船越集落は船越地峡の須賀に位置しており，当該地域の地盤高は 1～2m

程度である。明治三陸津波を契機に集落の高地移転がなされ，現在の市街は当時より高

所に位置する（図 3.2.4-3）。 
④1611 年当時の集落位置と被害程度からみれば，5m 以上の津波であったという推定は成

り立つが，10～12m とする明確な根拠はない。 
⑤都司・上田(1995)は船越地峡西端にある海蔵寺の伝承に基づき，「この寺の敷地の標高は

3.8m であるが，ここにあった建築物すべての流失はここで地上 3m 以上の冠水があった

ことを示しており，ここでの浸水高さは 7m かそれ以上であったはずである。」と推定し

ている。 

表 3.2.4-3 羽鳥(1975a)による慶長三陸津波の高さ 

図 3.2.4-3  船越集落の移動
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320m
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80m 

40m 
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10

 

 

1

痕跡高地点

40m 
30m 

20m 

10m 

 320m

160m

80m 

40m 
20m

10m

以上の検討結果から 10～12m という値は根拠に乏しいと考えられる。比較的信頼度の高

い構造物との対比に基づく近年の研究でも，7m またはそれ以上という推定がなされる程度

であり，津波高さを積極的に規定する史料は見つかっていない。したがって，船越は，想

定津波の評価値と痕跡高の比較による検定から除外する。 
 

(3)綾里白浜の痕跡記録に関する考察と遡上計算 

  痕跡データに関する検討結果を要約すると以下のとおりである。 

① 渡辺(1998)は 1896 年明治三陸津波の綾里白浜

における津波高さを 38.2m としている。この値

は，松尾(1933)による値である（図 3.2.4-4）。 
②山奈(1897)の記録では，打ち上げ高は「自百三

十尺(39.4m) 至百八十尺(54.5m)」とされる。

十尺単位であること，値に幅があることから，

目測である可能性が高い。 
③松尾(1933)は地図に位置を明示し，38.2m 
と測定しており，精度は高いとみられる。 

38.2m の記録は信頼度が高い。しかし，痕跡地点が海岸線から離れており，陸上にあが

ってから次第に幅が狭くなる地形であるため，再現には遡上計算を要する。そこで，10m
格子を用いた遡上計算を実施する（図 3.2.4-5）。 

地形データは 1916 年の地形図を基に作成した。ただし，1916 年の地形図は 20m 間隔の

等高線になっているため，10m の等高線は最新の地形図を参考に設定した。 
 

 

 

 

 

 

 

図 3.2.4-5 計算格子分割と 10m 格子内に設定した地形（破線の格子は 100m 間隔）  
  
詳細格子を用いた場合の計算結果を表 3.2.4-4 に示す。10m 格子を用いた遡上計算を実施

することにより，痕跡高 38.2m を上回る最大水位上昇量が得られることが確認された。 
 

表 3.2.4-4  詳細格子による計算結果と痕跡高の比較 

地点 痕跡高(m) 
最大水位上昇量(m) 

沿岸を鉛直壁とした計算 遡上計算 
320m 格子 80m 格子 20m 格子 10m 格子 

綾里白浜 38.2 21.27 28.12 34.57 40.11 

図 3.2.4-4 松尾(1933)による痕跡高
括弧内は 1896 年，括弧なしは 1933 年の痕跡高
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open

open 

open

3.3 熊野灘沿岸の評価例 

 熊野灘沿岸を対象として想定津波群による津波水位の評価例を示す。 
 
3.3.1 条件設定 

熊野灘沿岸では，最初にセグメントの組み合わせに関する検討を行う。図 3.3.1-1 に解析

領域の格子分割を示す。また，南海トラフにおける N1～N4 セグメントの基準断層モデル

パラメータおよび位置を表 3.3.1-1，図 3.3.1-2 に示す。 

 

   (a) 解析領域全体               (b)熊野灘沿岸 

図 3.3.1-1     太平洋沿岸域の格子分割 
 

 
セグメントの組み合わせには次の 10 とおりを想定し，基準断層モデルパラメータを用い

て計算することにより，試験海域と検討対象とするセグメントの組み合わせを設定した。

なお，括弧内はセグメントの組み合わせに対応する既往地震を示す。 
・各セグメント単独 → N1，N2(1944 年東南海)，N3，N4 
・既往の歴史津波における組み合わせ → N1+N2(1854 年安政東海，1498 年明応) 

 → N3+N4(1854 年安政南海，1946 年南海道)

 → N2+N3+N4(1605 年慶長) 

 → N1+N2+N3+N4(1707 年宝永) 
・連続するセグメントの組み合わせ → N2+N3，N1+N2+N3 
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表 3.3.1-1  セグメントの基準断層モデルパラメータ 

セグメント Mw 長さ

(km) 
幅

(km)
すべり

量(cm)
走向

(°) 
傾斜

角(°)
すべり

角(°) 

断層面 
上縁深さ

(km) 
N1 8.1 120 50 596 193 20 71 5 
N2 8.5 205 100 691 246 10 113 5 
N3 8.4 155 100 646 251 12 113 8 
N4 8.5 125 120 944 250 8 113 11 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 3.3.1-2   セグメント位置 
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3.3.2 セグメントの組み合わせの検討結果 

(1)既往津波とセグメントの組み合わせ 
南海トラフ沿いの既往地震の断層モデルを表 3.3.2-1に示す基準断層モデルによるセグメ

ントの組み合わせで表し，これに基づく津波の計算結果を各津波の痕跡高（表 3.3.2-1 に示

す資料による）と比較して図 3.3.2-1 に示す。なお，1854 年安政東海地震津波はほぼ満潮

位上に襲来しているため，実質津波高さとして，痕跡高－0.5m として評価する。 
 

凡   例 
 

図 セグメント 痕跡 対応地震 

左上 N1+N2 
□ 1854 年安政東海

◇ 1498 年明応 

右上 N3+N4 
△ 1854 年安政南海

× 1946 年南海道 
左中 N1+N2+N3+N4 ○ 1707 年宝永 
右中 N2 ▽ 1944 年東南海 
左下 N2+N3+N4 ＋ 1605 年慶長 

 
図 3.3.2-1   セグメントの組み合わせを考慮した最大水位上昇量と既往津波の痕跡高との比較 
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表 3.3.2-1   既往地震のセグメントの組み合わせと痕跡資料 
対象地震 セグメントの組み合わせ 対象とした痕跡資料 

1498 年明応地震 N1+N2 地震予知総合研究振興会 (1982) 
1605 年慶長地震 N2+N3+N4 萩原編(1995) 
1707 年宝永地震 N1+N2+N3+N4 羽鳥(1974,1976,1977a,1977b,1979,1980,1981,1985,1988)
1854 年安政東海地震 N1+N2 羽鳥(1974,1976,1977a,1978,1980) 
1854 年安政南海地震 N3+N4 羽鳥(1974,1977b,1979,1980,1981,1985,1988) 
1944 年東南海地震 N2 羽鳥(1975b,1980) 
1946 年南海道地震 N3+N4 渡辺(1998)， 羽鳥(1974,1977b,1979,1980) 
 
(2)セグメントの組み合わせの選択 

図 3.3.2-2 にセグメントの組み合わせによる検討結果を示す。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 3.3.2-2  セグメントの組み合わせに対する最大水位上昇量の変動 

 
セグメントの組み合わせに関する計算結果の特徴として， 

・関東～東海沿岸     ：N1＋N2 が大きい 
・熊野灘沿岸       ：N2＋N3 が大きい 
・紀伊半島西部から四国沿岸：N3＋N4 が大きい 

等があげられる。 
セグメントの組み合わせに関する最大水位上昇量を上回る痕跡高が多数みられ，痕跡地点数も

豊富にあることから，熊野灘沿岸域を試験海域とし，N2＋N3 の組み合わせを想定津波の基準モ

デルとする。 

N2＋N3 で最大水位上昇量の出現した痕跡地点数は 34 地点であり，これを概略パラメータスタ

ディの対象地点とする。 
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灰色の部分が基準断層モ

デルの基準位置を示す 

3.3.3 概略パラメータスタディの結果 

計算ケースの設定は次のとおりとした。 
・走向直交軸方向の位置移動に関するパラメータスタディでは，断層はプレート境界面に沿うもの

として断層面上縁深さも変化させる。 
・基準断層モデルにおいて， 

N2 セグメントの傾斜角は 10°， 

断層面上縁深さは 5km 

N3 セグメントの傾斜角は 12°， 

断層面上縁深さは 8km 

断層面上縁深さ d が，N2，N3 セグメント                           

それぞれ独立に，1.5km 間隔で 

   0.5，2.0，3.5，5.0，6.5，8.0，9.5 km       7×7＝49 ケース 

d=1.5km に相当する水平移動距離は， 

N2 セグメント       8.51km 間隔 

N3 セグメント       7.06km 間隔 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
      
 
 

 
図 3.3.3-2  N2＋N3 セグメントの概略パラメータスタディにおける断層位置 
 

図3.3.3-3に概略パラメータスタディの計算結果を示す。計算結果によると，N3のd = 9.5km の

場合に最大水位上昇量となるケースが多い。 
 

 

 

図 3.3.3-1  位置移動の考え方 
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図 3.3.3-3 概略パラメータスタディの結果による最大水位上昇量の包絡線と基準位置における

基準断層モデルの最大水位上昇量および最大痕跡高との関係 
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図 3.3.4-1   パラメータスタディによる最大水位上昇量の変動 

3.3.4 詳細パラメータスタディの結果 

詳細パラメータスタディは，概略パラメータスタディで実施した計算ケースのうち，以

下の 2 ケースを基準断層モデルとする。 
① N2 の d = 0.5km，N3 の d = 9.5km 

7 つの痕跡記録地点で最大水位上昇量が出現している 
② N2 の d = 5.0km，N3 の d = 9.5km 

 6 つの痕跡記録地点で最大水位上昇量が出現するとともに，概略パラメータスタ

ディモデル対象地点のうちの最大痕跡高地点を含む 
詳細パラメータスタディの対象地点は，上述した 13 地点とする。これらの 2 ケースにお

ける N2 セグメントに対し， 
・断層傾斜角δ：5°, 7.5°, 10°, 12.5°, 15° 
・走向θ：基準, 基準±10° 
・すべり角λ：λ，λ±10°(λは基準断層モデルの運動方向に一致するように走向，傾斜

角より計算) 
と設定した。N3 セグメントに関しては，概略パラメータスタディで設定された位置（断層

面上縁深さ d = 9.5km）で基準断層モデルの値をそのまま与えた。 
詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量の変動と断層パラメータとの関係を図 3.3.4-1 に

示す。また，図 3.3.4-2 には基準断層モデルに対するパラメータスタディによる最大水位上昇

量の推移を示す。 
図 3.3.4-2 によると，いずれの地点でも最大水位上昇量は痕跡高を上回っている。 

Hmax：パラメータの変動範囲

における最大水位上昇量

の最大値 
Hmin：パラメータの変動範囲に

おける最大水位上昇量の

最小値 
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図 3.3.4-2   基準断層モデルに対するパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移 
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宗谷海峡
(open) 

津軽海峡
(open) 

対馬海峡 
(open) 

3.4 日本海東縁部沿岸の評価例 

 日本海東縁部沿岸を対象として想定津波群による津波水位の評価例を示す。 
 
3.4.1 条件設定 

図 3.4.1-1 に日本海の格子分割を示す。解析領域のうち北海道南部，青森県沿岸および秋

田県北部沿岸域に設定した 200m 間隔格子の汀線での最大水位上昇量を評価対象とする。

表 3.4.1-1 に基準断層モデルのパラメータを，図 3.4.1-2 に概略パラメータスタディにおけ

る断層位置の配置を示す。概略パラメータスタディは，基準断層モデルを図 3.4.1-2 のとお

り 15 カ所に設定し，それぞれの位置で図 3.4.1-3 のとおりの 8 パターン（東西位置・傾斜方向・

傾斜角）を仮定している。 

                        表 3.4.1-1 基準断層モデルパラメータ 
 
 
 
 
 
 
 

 
注）地震発生層厚さ He：15km 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
       図 3.4.1-1 日本海の格子分割 

 
                       

                                   

 

                                  

図 3.4.1-3  断層の傾斜パターンと東西方向位置   図 3.4.1-2   基準断層モデル設定位置 

Mw 7.8 
L (km) 131.1 
W (km) 15／sinδ 
d (km) 0 
D (m) 5.45 9.44 
δ (゜) 30 60 

θ (゜) 3゜，183°
20゜，200° 

λ (゜) 90 

西 東 50km 

0km 

15km 
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3.4.2 概略パラメータスタディの結果 

(1)既往津波の断層位置に基準断層モデルを設定した場合の比較 
図 3.4.2-1 は基準断層モデルによる 1 枚断層を 1983 年日本海中部地震津波および 1993 年

北海道南西沖地震津波の波源位置に設置して計算した水位と，それぞれの地震津波に対して設

定された既存断層モデル（相田(1984)による Model-10 および高橋ら(1995)による DCRC-26）に

よる計算結果を比較したものである。図中の太線が既存断層モデルの計算結果を，細線が基準断

層モデルによる結果を，黒丸が痕跡高を示している。 

1 枚断層による基準断層モデルを基にした津波の計算結果は痕跡高の分布や既存断層モデル

に基づく計算結果と良く対応している。 
＜1983 年日本海中部地震津波＞基準断層モデルの傾斜角 30゜ 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

＜1993 年北海道南西沖地震津波＞基準断層モデルの傾斜角 60゜ 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
図 3.4.2-1   既往津波の断層位置に基準断層モデルを設定した場合の最大水位上昇量と

痕跡高および既存断層モデルによる最大水位上昇量との比較 
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(2)概略パラメータスタディによる最大水位上昇量 
 図 3.4.2-2 に波源位置と各波源位置における最大水位上昇量分布との関係を示す。また，図

3.4.2-3 に概略パラメータスタディの結果を包絡した最大水位上昇量分布と 1983 年日本海中部地

震津波の痕跡高を比較して示す。 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 3.4.2-2   波源位置と各波源位置における最大水位上昇量分布との関係 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 3.4.2-3   概略パラメータスタディの結果を包絡した最大水位上昇量分布と 
1983 年日本海中部地震津波の痕跡高との関係 
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表 3.4.3-1  基準断層モデル 

走向（゜） 3゜ 
d (km) 0 
Ｄ (m) 9.44 
δ (゜) 60 
傾斜方向 東傾斜 
λ (゜) 90 

 

Hmax : パラメータの変動範囲

における最大水位上

昇量の最大値 
Hmin : パラメータの変動範囲

における最大水位上

昇量の最小値 

3.4.3 詳細パラメータスタディの結果 

詳細パラメータスタディでは，概略パラメータスタディの計

算ケースのうち，峰浜海岸～能代周辺で最大水位上昇量                 

を形成する前面の波源（図3.4.2-2の波源位置９）を基準断層

モデルとした。モデルの諸元を表 3.4.3-1 に示す。 

上記基準断層モデルについて，同位置で以下のように断

層パラメータを変化させ，27 ケース（うち 1 ケースは概略パラメ

ータスタディで実施済み）の計算を実施した。 
 
 

 
詳細パラメータスタディの計算結果による最大水位上昇量の変動と断層パラメータとの関係を図

3.4.3-1 に示す。また，基準断層モデルのパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移を図

3.4.3-2 に示す。 
図 3.4.3-2 における痕跡高／最大水位上昇量によると，1.0 を越えている地点がいくつか見受け

られる。このような地点に関しては，更に詳細な格子間隔を施し，計算結果の精度を向上させ，最

大水位上昇量が痕跡高を上回ることを確認しておく必要がある。 

 

 
図 3.4.3-1   パラメータスタデイによる最大水位上昇量の変動 

・断層面上縁深さｄ：0，2.5，5km 
・傾斜角δ    ： 45゜，52.5゜，60゜ 
・走向θ     ：基準，基準±10゜
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図 3.4.3-2  基準断層モデルに対するパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移 
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3.4.4 詳細格子分割による検討 

3.4.3の検討で，水沢川河口北および大沼の 2 地点で詳細パラメータスタディの最大水位

上昇量が痕跡高より小さいため，該当箇所周辺の格子間隔を 200m から 25m へと変更して

追加計算（汀線で鉛直壁を仮定）を実施した。計算格子の変更箇所を図 3.4.4-1 に示す。 
水沢川河口北および大沼地点の詳細格子による計算結果を表 3.4.4-1 に示す。詳細な格子

設定を用いれば，両地点においても詳細パラメータスタディの最大水位上昇量が痕跡高を

上回ることが確認された。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 

図 3.4.4-1  詳細格子分割とした地点 
 

表 3.4.4-1  詳細格子による計算結果 

地  点 
1983 年痕跡高

(m) 
最大水位上昇量(m) 

200m 格子 25m 格子 
水沢川河口北 12.98 12.47 14.44 

大沼 13.75 11.90 14.47 

 

100m 以下の格子領域が変更箇所で

ある。なお，図示した領域は図 3.4.1-1
に示した領域の一部である。 
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3.5 若狭湾沿岸の評価例 

海域活断層により想定される津波水位の評価例として若狭湾沿岸を対象に示す。 
 

3.5.1 条件設定 

計算領域の格子分割と着目地点を図 3.5.1-1 に示す。若狭湾内に設定した 200m 間隔格子

の汀線上の 56 点を評価地点とする。 
 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

水位出力点（200m 格子） 

 

 

 

 

 

 

 

図 3.5.1-1    格子分割と評価地点 

 

基準断層モデルとして，表 3.5.1-1 および図 3.5.1-2 に示す 7 断層を想定する。なお，す

べり角λは，広域応力場から推定した主圧縮軸の範囲（90～120゜；北から時計廻り）に対

し，走向，傾斜角との組み合わせにより算出している。 
パラメータスタディの方針は以下のとおりである。 

・各海域活断層に基準断層モデルを設定する。 
・地点ごとの最大水位上昇量を求めることを目的としているため，基準断層モデルパラメ

ータのうち，すべり角，傾斜角ともに高角側に着目して検討を実施する。 
・各活断層に対し，基準断層モデルパラメータのうち大きめの津波を発生させると考えら

れるパラメータを設定して津波計算を行い，評価地点に最も大きな津波を与える活断層

左図の領域 
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緯
度

経度

AF1

AF2

AF3

AF4

BF1
AF5

AF6

を抽出する（概略パラメータスタディに相当）。 
・抽出した活断層について，断層面上縁深さ等についての検討を追加的に実施し，評価地

点での最大水位上昇量を決定する（詳細パラメータスタディに相当）。 
 

表 3.5.1-1  基準断層モデルのパラメータ 

 
 
 
 
 
                          
                             
 
 
 
 
 
 
 

 

 

AF1～AF6：活断層研究会編 (1991)による。 
BF1：通商産業省工業技術院地質調査所編 (1992)による。 

 
図 3.5.1-2  基準断層モデル設定位置 
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表 3.5.2-1 抽出された
断層パラメータ 

 
断層 AF1 
Mw 7.3 

L (km) 50 
W (km) 15／sinδ
d (km) 0 
D (m) 4.16 
δ (°) 90 
θ (°) 45 
λ (°) 105 

3.5.2 パラメータスタディの結果 

(1)概略パラメータスタディ 
ここでは，最大水位上昇量を求めることを目的としているため，各活断層について，高

角側の傾斜角 67.5゜，90゜の 2 とおり，すべり角は表 3.5.1-1 で最も高角の値，断層面上縁

深さはゼロとしている。計算結果による評価地点の水位を図 3.5.2-1 に示す。 
 

図 3.5.2-1    概略パラメータスタディの結果による最大水位上昇量 

 

(2)詳細パラメータスタディ 
AF1 断層，傾斜角 90゜のケースで最大水位上昇量を示す

33 地点を対象に，詳細パラメータスタディを実施する。 
表 3.5.2-1 に示す断層パラメータをもとに，基準断層モデ

ルの範囲内でより細かな検討を実施した。 
傾斜角 ：基準, 基準－7.5゜,基準－15゜ 
すべり角：基準, 基準－15゜, 基準－30゜ 
断層面上縁深さ：0，2.5，5km 

計算結果による最大水位上昇量を図 3.5.2-2 に示す。 
 

注）断層番号は図 3.5.1-2 参照

波源位置と各波源位置における最高計算水位分布との関係

0

1

2

3

4

5

6

7

8

9

最
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水
位
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)

BF1-67.5
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AF4-67.5

AF4-90
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AF3-90
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AF1-90
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図 3.5.2-2  基準断層モデルに対するパラメータスタディによる最大水位上昇量の推移 
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3.6 評価例に関するまとめ 

既往最大規模の地震の基準断層モデルとパラメータスタディによる津波水位評価手法と

を組み合わせた手法を，三陸沿岸，熊野灘，日本海東縁部，若狭湾沿岸の 4 つの海域に適

用した。 

パラメータスタディは，断層位置などのより支配的と考えられる因子に関する概略的評

価を行った後，概略的な評価で最大津波を発生させたモデルについてその他の従属的な因

子に関する詳細評価を行い，最終的に最も影響の大きなモデルを抽出するという手順で行

った。 

三陸沿岸，熊野灘沿岸，日本海東縁部の評価例で示した全 185 地点における(痕跡高)／(詳
細パラメータスタディによる最大水位上昇量)の頻度分布および非超過百分率分布を図

3.6-1，3.6-2 に示す（詳細格子による検討を実施した地点については，その計算結果を採用

している）。これらの検討より， 
①既往最大津波の痕跡高は，詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量に対し，幾何

平均で約 0.46 倍であり，最大で 0.99 倍である（図 3.6-1）。すなわち，パラメータスタデ

ィによる最大水位上昇量は既往最大津波の痕跡高に対し平均で約 2 倍の大きさになって

いる。 
②詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量は，既往最大津波の痕跡高を 100%超過す

る（図 3.6-2）。 
などの結果が得られた。 

 

以上の結果より，本手法により得られる最大水位上昇量は，波源の不確定性によるばら

つき等が考慮できる十分大きな津波高として評価できると考えられる。 
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図 3.6-1  「痕跡高／詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量」の頻度分布 

 

 
図 3.6-2 「痕跡高／詳細パラメータスタディによる最大水位上昇量｣の非超過百分率分布 
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