
 

 1 

 

平成13年12月7日 
地震調査研究推進本部 
地震調査委員会 
強震動評価部会 

（説明）                                
１．海溝型地震の強震動評価に関するこれまでの主な調査研究 
 地震調査委員会強震動評価部会は、活断層に発生する地震の強震動評価手法について、糸魚川
－静岡構造線断層帯（北部、中部）を事例としつつ、中間的な報告をとりまとめた（地震調査委
員会強震動評価部会,2001；以下「糸静断層帯中間報告」という。）。糸静断層帯中間報告では、
強震動評価手法を構成する４つの要素手法を示している。以下では、本報告書に係わるこれまで
の主な調査研究を、要素手法別に整理した。 
 
 強震動評価のための震源の特性を評価する手法に係わる調査研究としては、巨視的震源特性と
微視的震源特性との経験的関係については、Somerville et al.(1999)、石井・他(2000)等があり、
震源の特性を評価する手法については、入倉・三宅(2000)、壇・他(2001)等がある。 
 強震動評価のための地下構造モデルの設定手法に係わる調査研究としては、関東平野を事例と
したSato et al.(1999)があり、大阪平野を事例とした宮腰・他(1997)等がある。また、堆積平野の
地表から地震基盤までの三次元構造のモデル化に関して、文部科学省地震関係基礎調査交付金を
利用した、濃尾平野について愛知県(2001)、京都盆地について京都市(2001)、関東平野南部につ
いて神奈川県(2001)・横浜市(2001)・川崎市(2001)及び千葉県(2001)がある。 
 強震動評価のための強震動計算手法に係わる調査研究としては、全般的なレビューとして香川
・他(1998)がある。糸静断層帯中間報告は手法を分類しており、そのうち半経験的手法に分類さ
れるもののうちの統計的グリーン関数法1については、釜江・他(1991)があり、これの適用例とし
ては、1923年関東地震に適用した壇・他(2000)等がある。また、経験的手法に分類されるものに
ついては、最大加速度の経験的距離減衰式について福島・田中(1992)等があり、最大速度の経験
的距離減衰式については、Kanai(1958)、Joyner and Boore(1982)、Midorikawa(1993)、司・翠
川(1999)等がある。 
 強震動評価のための予測結果の検証手法に係わる調査研究としては、過去の地震についての資
料・データの有無に応じて次の２つに分けられる。１つは、対象としている地震の系列のもので
あると同定した地震について、近代的な観測データはないものの、地質学的な記録以外にも情報
がある場合であり、もう１つは地質学的な記録以外に情報がない場合である。前者については、
1948年の福井地震を事例とした入倉・釜江(1999)等がある。後者については、経験的距離減衰式
と比較する方法があり、これについては、糸静断層帯中間報告等がある。なお、最大速度と全壊
率との経験的関係について林・他(1997)があり、また歴史地震の震度分布推定については宇佐美
(1996)等がある。 
 
２．強震動評価のための震源の特性を評価する手法の説明 
ここでは、海溝型地震の震源特性の設定の流れ（図３）に沿って、想定東南海地震及び想定南
海地震を事例とした震源の特性を評価する手法について説明する。 
 
2.1 巨視的震源特性の設定手法の説明 
 想定東南海地震及び想定南海地震の巨視的震源特性として、震源断層の位置・長さ・幅・傾斜
角・深さ・走向、平均応力降下量・地震モーメント・平均すべり量の設定方法について以下説明
する。 
 
○震源断層の位置・長さ・幅・傾斜角・深さ・走向 

                                                 
1 「統計的グリーン関数法」とは、震源スペクトルモデルや中小の地震の観測波形の特徴を用いて要素地震波形を合成し、さ
らに合成された要素地震波形を用いて大地震の波形を合成する方法のこと。要素地震波形のことをグリーン関数という。 
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 地震調査委員会(2001)の南海トラフの地震の形状評価の結果（以下「長期評価報告」という。）
に示された特性をそのまま採用することとした。即ち、想定東南海地震、想定南海地震の震源域
全体が破壊するものとして、これに対応する陸のプレートとフィリピン海プレートとの境界面に
ついて図２に示す範囲についてモデル化した。 
 
○平均応力降下量Δσ 
 震源断層全体の平均応力降下量は、円形割れ目を仮定した場合に3.0MPaとなるものを目安と
した。これは、次の理由による。 
過去の南海地震・東南海地震の各種震源モデルについて、震源断層の面積と地震モーメントと
の関係を整理した(図７)。震源断層の面積、地震モーメント、及び応力降下量の物理的な関係式
を用い、かつ円形割れ目を仮定すると、図７に示すように1.0MPa、3.0MPa、及び10MPaの目安
の線が引ける。各種震源モデルは、1.0MPaに乗るグループと3.0MPaに乗るグループに分かれる。
1.0MPaに乗るグループは、一辺の長さを45km、60km、90kmなどに区切って、インバージョン
を行ったもので、区切った領域の中にはすべり量が零に近いものもある。このようなことから、
このグループでは、震源断層の面積として、区切った領域を全て取り込むことは過大評価となっ
ていると考えられる。このようなことから、3.0MPa（円形割れ目と仮定した場合）を平均応力
降下量として採用することにした。 
 
○地震モーメントMo 
 上述のとおり南海トラフで発生する地震の平均応力降下量Δσを円形割れ目を仮定することで
その目安を設定した。これを踏まえ、円形割れ目を仮定した平均応力降下量と、地震モーメント
Moや震源断層の面積Sとの関係式（Kanamori and Anderson,1975）を用いて、地震モーメント
Moを推定することとした。 

 Mo =(16／(7×π1.5))×Δσ×Ｓ1.5 ――――――（1） 
なお、糸静断層帯中間報告では、地震モーメントは、震源断層の面積と地震モーメントの関係
を与える内陸地震に関する経験式（Somerville et al., 1999）を用いて、震源断層の面積から推定
している。 

 
○平均すべり量Ｄ 
 震源断層全体の平均すべり量Ｄは、2­1式から導出した2­2式を利用して、想定震源域の平均的
な剛性率μ、地震モーメントMo及び震源断層の面積Ｓを用いて推定することとした。 

  Mo=μ×Ｄ×Ｓ    ―――――― （2­1） 
  Ｄ=(１／μ)×Mo／Ｓ ―――――― （2­2） 

 
2.2  微視的震源特性の設定手法の説明 
 想定東南海地震及び想定南海地震の微視的震源特性として、２つのケースを想定し、アスペリ
ティの数・位置・面積・平均すべり量・平均応力降下量・実効応力、背景領域の平均すべり量・
実効応力の設定方法について以下説明する。 
 
○アスペリティの数・位置 
アスペリティの数は、1944年東南海地震及び1946年南海地震の各種震源モデルにおいてすべり
の大きな領域（図８）、バックスリップモデルでのバックスリップの分布(西村・他,1999等；図
９参照)、想定震源域における海山等の海底地形を総合的に判断することとした。また、1985年
メキシコ地震(Mendoza and Hartzell,1989)、1993年北海道南西沖地震(Kakehi and 
Irikura,1997;橋本・他,1994)、1994年三陸はるか沖地震(Nakayama and Takeo,1997;栗田・
他,1997)、及び1999年台湾集集地震(Yagi and Kikuchi,1999)では、２～４個となっていることも
参照した。その結果、想定南海地震震源域及び想定東南海地震震源域それぞれに３箇所置くこと
とした。 
アスペリティの位置は、その数の検討と同様にして総合的に判断することとした。 
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○アスペリティの面積 
アスペリティの総面積は、これを反映している短周期震源加速度応答スペクトルレベルAから
求めることとした。Aは、地震モーメントMoと次式（３－１）の経験的関係が求められている(壇
・他,2001；図10)。今回は、平均的なものとして式（３－１）、ばらつき範囲で強い揺れをもた
らすものとして式（３－２）を用いて、MoからAを求めることとした。以下では前者をケース１、
後者をケース２と呼ぶ。 
ケース１              A=2.46×1017×Mo1/3 ――――――（３－１） 
ケース２              A=2.46×1017×Mo1/3×√2 ――――（３－２） 

 アスペリティの総面積Saは、短周期震源加速度応答スペクトルレベルAから次の（４）式から
算出される。ここでは、便宜的に震源断層の形状を半径Rの円形割れ目であるとするとともに、
アスペリティは半径rの円形割れ目が一つあるとして、アスペリティの総面積Sa(=π×r2)を求め
た。 
                r=(7π/4)×(Mo/(A×R))×β2  ――――――（４） 
（４）式は、次の（５）式(Boatwright,1988)及び（６）式(壇・他，2001)から導出した。 
                Mo=(16/7)×r2×R×Δσa   ――――――（５） 
                A=4π×r×Δσa×β2      ――――――（６） 
ここで、Moは地震モーメント、Δσaはアスペリティの静的応力降下量、βは震源域のＳ波速度。 
 この結果によると、アスペリティの総面積Saは、震源断層の面積Sに対して、ケース１で約30%、
ケース2で約15%となる。なお、アスペリティの総面積が震源断層の面積と比例関係にあること経
験的に知られている。内陸地震では震源断層の面積の約20%（Somerville et al,1999）であり、
糸静断層帯中間報告でもこれを用いている。海溝型地震は内陸地震に比べ、一般的にこの比率が
高いことが多い（石井・他,2001）とされ、６つの海溝型地震から35%という成果（石井・他,2000）
も得られている。今回設定した比率の値のうちケース１はこの値に概ね近い。また、中央防災会
議「東海地震に関する専門調査会」(2001)は30%を採用している。 

 
各アスペリティへの面積の割り振りは、アスペリティの数・位置での検討と同様にして設定し
た。３つのアスペリティは2:1:0.5となるとの見方も参照し、 
第１アスペリティ：第２アスペリティ：第３アスペリティ=２：１：１ 

とした。 
 
 以上の結果、想定南海地震では、第１アスペリティを土佐湾、第２アスペリティを紀伊水道の
南、第３アスペリティを潮岬周辺の３箇所に、想定東南海地震では、第１アスペリティを志摩半
島の南、第２アスペリティを熊野灘、第３アスペリティを渥美半島沖の３箇所に、それぞれ設定
し（図２）た。 
 
○アスペリティ・背景領域の平均すべり量 
 アスペリティ全体の平均すべり量Daは、最近の海溝型地震の解析結果を整理した結果（石井・
他、2000）を基に震源断層全体の平均すべり量Dの２倍とした。 
         Da=2×D   ――――――（７） 
 これにより、背景領域の平均すべり量Dbは全体の地震モーメントMoからアスペリティの地震
モーメントMoaを除いた背景領域の地震モーメントMobを算定することにより、背景領域の面積
Sbから算出される。 
                  M o a =μ×Da×Sa  ――――――（８） 
                  M o b = M o-Moa  ――――――――（９） 
                  Db=Mob/(μ×Sb)  ――――――（10） 
ここで、μは剛性率。 
 個々のアスペリティの平均すべり量Daiは、個々のアスペリティを便宜的に円形割れ目と仮定
した場合に、個々のアスペリティの面積Sai（ｉ番目のアスペリティの面積）から算定される半径
ri（i番目のアスペリティの半径）との比を全てのアスペリティで等しい（Dai/ri=一定；平均応力
降下量が全てのアスペリティで等しい。）と経験的に仮定し、次式により算定する。 
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                        Dai=(γi/Σγi3)×Da ――――――（11） 
ここで、 γiはri / rであり、Daiはｉ番目のアスペリティの平均すべり量である。また、rは上の
「アスペリティの面積」で述べたアスペリティ全体の便宜的な半径である。 
なお、Daiの最大は、ケース２の想定南海地震の第１アスペリティであり、約13mとなった。
一方、長期評価報告書によると、プレート相対運動速度は年間約5～7cmであり、これまでの南海
地震及び東南海地震の発生間隔の最大は約150年である。これらから、地震時のすべり量の上限
の目安として、7.5～11mという値が求まる。また、長期評価報告書によると、これまでの地震時
の推定すべり量の最大の目安は12mとなっている。Daiの最大値は、これらの値の観測・推定誤
差も考慮すると、これらと矛盾しないと判断した。 
 
○アスペリティの平均応力降下量・実効応力及び背景領域の実効応力 
 アスペリティの平均応力降下量Δσaは、（５）式を変形して求めた次の(12)式から算定される
ことになる。 
                  Δσa=(7/16)×Mo/(r2×R)  ――――――（12） 
このため、震源断層全体の地震モーメントが一定の条件の下でも、アスペリティの総面積あるい
は震源断層の面積が変化すると平均応力降下量が変化することになる。また、各アスペリティの
平均応力降下量は、経験的に、等しいと考えた。さらに、アスペリティの実効応力は、経験的に
その平均応力降下量とほぼ等しい考えた。 
 背景領域の実効応力σbは、 
     実効応力∝すべり速度∝（すべり量／立ち上がり時間） 
     立ち上がり時間=震源断層(矩形の場合)の幅／(破壊伝播速度×2) 
の比例関係・近似関係、(11)式などを用いて、次式の関係式が成り立つことにより算定する。 
            σb=(Db/Wb)×(√π/Da)×r×Σγi3×σa   ――――――（13） 
ここでＷbは背景領域が矩形とした場合の幅である。Wbは、震源断層を矩形とした場合の幅Wと
等しいとし、震源断層の面積Sから、Wb=W=(S / 2)0.5の式から求めた。 
 
2.3  その他の震源特性の設定手法の説明 
 想定東南海地震及び想定南海地震のその他の震源特性として、破壊開始点、破壊伝播様式、破
壊伝播速度の設定方法について以下説明する。 
 
○破壊開始点の位置(震源の位置) 
 破壊開始点の位置については、1946年の昭和南海地震及び1944年の昭和東南海地震の震源の位
置(宇津,1999)付近とすることとした。また、三陸沖の様子からアスペリティは破壊開始点から離
れて位置するという見方(菊地・山中,2001)もあるが、1944年昭和東南海地震の破壊開始点はアス
ペリティの縁となっている(菊地・山中,2001)。さらに、長期評価報告書によれば、東南海地震・
南海地震の順番で発生する可能性が高いとしており、後から発生する想定南海地震の震源域につ
いては、東南海地震の直後に一時的に東の端に応力集中が起こることになる。以上のことから、
図11-1及び図11-2に示す位置とすることとした。なお、1854年安政南海地震の震源は潮岬沖(誤
差は100km以下)と推定されており(宇佐美,1996)、今回設定した位置と矛盾はない。1854年安政
東海地震の震源は遠州灘(誤差は100km以下)と推定されている（宇佐美,1996）が、誤差を考慮す
ると、今回設定した位置と矛盾はない。 
 
○破壊伝播様式 
 破壊は、経験的に、破壊開始点から放射状（概ね同心円状）に割れていくものとした。 
 
○破壊伝播速度 
 平均破壊伝播速度Vrは、糸静断層帯中間報告と同様に地震発生層のＳ波速度との関係(Geller, 
1976)、 
             Vr=0.72×Vs ――――――――――――――― （14） 
から求めた。 
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３．強震動評価のための地下構造モデルの設定等に関する手法の説明 
 ここでは、強震動評価のための地下構造モデルの設定手法、強震動計算手法、予測結果の検証
手法について順番に説明する。 
3.1 強震動評価のための地下構造モデルの設定手法の説明 
本報告では、設定した震源特性の検証という目的を踏まえて、地下構造モデルの設定手法を検
討した。即ち、第3.3節で述べるように、試算した強震動について、震源特性の検証という観点で、
過去の地震による震度分布と比較を可能とすることや最大速度の経験的距離減衰式との比較を可
能とすることを目標とした。このため、１秒程度までの短周期成分を評価可能とすることとし、
この周期帯域に影響が特に大きい工学基盤（今回はＳ波速度400m/s相当層上面を目安とした。）
から地表までの構造（以下「浅い地盤構造」という。）について地域性を十分加味した地下構造
モデルを設定することとした。工学基盤から下の地震基盤（Ｓ波速度3km/s相当層上面）までの
構造（以下「深い地盤構造」という。）は暫定的に全域について等しいモデルとした。 
 
○評価地点 
本報告では、過去の南海地震や東南海地震における強震動の範囲を参照し、中部地方、近畿地
方、中国地方、四国地方及び九州地方にある強震計観測網の観測点の所在地を中心にして評価を
行うこととした。強震計観測網としてはK­NET(Kinoshita,1998)及びKiK­net(青井・他,2000)を
対象とした。 

K­NETの観測点は、全国約20km間隔でほぼ均等に分布し、かつ設置場所が公共施設の敷地内
であることが多いという特長がある。また、設置場所の地盤構造は地下20mまで把握されている。
なお、K­NETの多くの観測点の設置場所について、浅い地盤構造の全容が把握されているわけで
はないことから、今回はK-NET観測点については地震波形を用いた地盤増幅の評価は行わなかっ
た。 

KiK­net観測点は、概ね全国均等に分布し、浅い地盤構造が把握されているという特長がある。
但し、設置場所は比較的堅固な地盤であることが多い。なお、現在、KiK­netの観測点は、中部
地方では静岡県及び山梨県には設置されていない＊。 
以上のような観測点の特徴を踏まえて、主としてK­NETの観測点地点の中から評価地点を選択
することとし、K­NET観測点の増幅特性の妥当性を確認するため、KiK­net観測点も補足的に評
価地点として利用することとした。 
また、第3.2節で述べるように浅い地盤構造の把握の状況を踏まえて強震動計算は簡便な方法を
用いた。一方で、堆積平野については、一般的に地震波の増幅率が大きく結果としてそのばらつ
きも大きい。このため、今回は、サンプル的に大阪平野及び濃尾平野について、既存データの範
囲で浅い地盤構造をモデル化して利用することとした。 
 
○深い地盤構造等 
 深い地盤構造は、全域を等しいモデルとし、足柄平野の地盤構造モデル(宮腰・他,1994)を参
照して設定した（表２）。足柄平野は、地震基盤までの深さが数百ｍ程度であり、地震基盤まで
の深さが2,3kmである堆積平野と、地震基盤が地表に露出している山間部との中間的特徴を有して
いることから概ね平均的なモデルであると判断した。 
Ｑ構造については、地震基盤より深い部分を含む領域について、概ね１Hz以上で周波数依存性
があるとされている2。また、静岡付近の小地震記録を解析した結果を踏まえて、深い地盤構造に
ついて、次式が提案されている(中央防災会議「東海地震に関する専門調査会,2001)。 

     Q=100×f0.7       ―――――――――（15） 
ここでfは周波数(Hz)。 
以上のことから、今回は、1Hz以上の高周波について、深い地盤構造のＱ構造としては上式を
用いることとした。また、1Hz以下では、Q=100と一定とした。但し、Ｓ波速度400m/s相当層に

                                                 
2 仙台地域では佐藤・他(1994)、南関東地域ではKinoshita(1994)、近畿地域ではPetukhin et al.(2001)、九州地域では
Hoshiba(1993)。 
訂正* 山梨県には平成13年4月時点から、KiK-net観測点が１点だけ稼働している。但し、今回は計算対象地点としなかった。 
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ついては、浅い地盤構造と同様とし、全ての周波数領域でQ=35とした。 
 
○浅い地盤構造 
 浅い地盤構造は、得られている構造データの有無に応じて次のようにした。 

K-NETの観測点の場合には、国土数値情報(国土庁・国土地理院,1987)を利用した手法(松岡・
翠川,1994)を用いることとした。この方法は、全国を約1km区画に分割した基準地域メッシュご
とに整備されている国土数値情報の標高、地形分類、表層地質などの各データを利用して微地形
を推定し、微地形区分と地下30mの平均Ｓ波速度の経験的関係および地下30mの平均Ｓ波速度と
最大速度の増幅率の経験的関係から簡便に浅い地盤構造による増幅特性を推定するものである。
このため、評価対象としてK-NETの観測点所在地について、対応する基準地域メッシュを抽出し、
微地形区分を行った。 
 KiK­netの観測点の場合には、ＰＳ検層結果等を基にモデル化することとした。このうちQ構造
は、土質によって変化することが予測されるものの、構造のモデル化の目的から全ての周波数領
域で一定とすることで問題はないと判断した。具体的な値としては、経験的に様々な地盤の平均
的な値であるQ=35(中央防災会議「東海地震に関する専門調査会」,2001)を利用することとした。 
なお、今回は、非線形性は考慮しなかった。 
 
3.2 強震動評価のための強震動計算手法の説明 
 本報告では、設定した震源特性の検証という目的を踏まえて、第2節で設定した震源特性を用
いて、第3.1節の評価地点で評価するという条件で強震動計算手法を検討した。以下では、地震基
盤上面、工学基盤上面、地表面の順で強震動計算手法を説明する。 
 
○計算に用いる震源モデル 
計算に用いる震源モデルは、想定した震源域がフィリピン海プレート状の不整形な面であるこ
とから、震源断層を約10km×10kmの要素メッシュに分割し、それらをプレート面に沿わせる形
で想定震源域に配置した（図11-1，図11-2）。この結果、想定震源域の要素数は、 

想定東南海地震  144 
想定南海地震  351 

となり、そのうちアスペリティを構成する要素数は、 
想定東南海地震 

・ケース１ 
第１アスペリティ 21 
第2アスペリティ  11 
第3アスペリティ  11 

・ケース２ 
第１アスペリティ 11 
第2アスペリティ   5 
第3アスペリティ   5 

  想定南海地震 
・ケース１ 
第１アスペリティ 53 
第2アスペリティ  26 
第3アスペリティ  26 

・ケース２ 
第１アスペリティ 26 
第2アスペリティ  13 
第3アスペリティ  13 

となった。 
 
○地震基盤上面における強震動計算方法 
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強震動計算方法は、経験的方法、半経験的方法、理論的方法、ハイブリッド合成方法に大きく
４つに分類され、計算目的、使用できるデータの有無等に応じて使い分けられている（糸静断層
帯中間報告参照）。地震基盤としてＳ波速度3km/s相当層を想定した上で、今回は計算目的、利用
できるデータ有無等を勘案して、半経験的方法の中の統計的グリーン関数法という方法を採用す
ることにした。この方法は、震源の特性を簡便に取り込みうるとともに、地震波形(時刻歴波形)
を計算できるという特長があり、計算目的に見合った必要な精度を持つと判断した。 
統計的グリーン関数法の具体的な手法としては、1923年関東地震の震度分布の推定に利用した
方法(壇・他,2000)を利用し、地震基盤上面におけるＳ波の地震波形を試算した。 

 
○工学基盤上面における強震動計算方法 
工学基盤としてはＳ波速度400m/s相当層を想定した。その上で、地震基盤面上のＳ波の地震
波形の試算結果を用いて、地震基盤から工学基盤までは１次元の重複反射理論(Haskell,1960)
に基づく応答計算を行い、工学基盤面上のＳ波の地震波形を試算した。 
 
○地表面における強震動計算方法 
 K-NETの観測点、KiK-netの観測点の順で説明する。 
・K-NETの観測点 
 第3.1節の浅い地盤構造の説明に述べた方法(松岡・翠川,1994)を用い、浅い地盤構造による増
幅率を試算することとした。 
 地下30mの平均Ｓ波速度は、その値と微地形区分との次の(16)式の経験的関係を用いて推定す
ることとした。 

                     l o g A V S = a + b×logH+c×logD±σ  ―――――――――（16） 
                      AVS： 地下30mの平均Ｓ波速度(m/s) 
                      H：標高(m)   D：主要河川からの距離(km) 
                      σ：標準偏差 a,b,c：微地形区分ごとに与えられる回帰係数（表３） 
但し、この経験的関係は、主に関東地方のデータを基に作成されたものであり、全国の地盤の適
用するにあたっては、標高と微地形の分布の関係などから適当でないデータも含まれることがあ
る。そのため、微地形区分によっては松岡・翠川(1994)のデータ分布を参照して、下記のように
適用範囲となる地下30mの平均Ｓ波速度の上限値を設定し、上限値を超えるものは上限値で設定
するものとした。下限値は微地形区分に関わらず、一律平均Ｓ波速度100m/sとした。 

    デルタ・後背湿地、谷底平野： 300m/s 
        自然堤防          ： 400m/s 
    扇状地、砂礫台地、その他 ： 500m/s 

 最大速度の増幅率は、それと地下30mの平均Ｓ波速度との次の(17)式の経験的関係を用いて示
試算した。 
                      log R = 1.83-0.66×log AVS±0.16  ―――――――――（17） 
           R：平均S波速度600m/sの基盤を基準とした増幅率 

 
地表面の最大速度は、工学基盤上面の波形の最大速度に増幅率を掛けることで試算した。 
また、今回は、工学基盤としてＳ波速度400m/s相当に設定したことから、(17)式を用いて600m/s
の基盤から400m/sの基盤に達するまでの増幅率を試算し、(17)式の結果からその値を除すること
により、工学基盤から地表までの最大速度の増幅率を試算した。 
・KiK-net観測点 
 工学基盤上面におけるＳ波の地震波形から１次元の重複反射理論に基づく応答計算を行い、地
表におけるＳ波の地震波形を試算した。なお、第3.1節で説明したように地盤の非線形性について
は考慮しないこととした。 
 
○計測震度の計算方法 
 K-NETの観測点、KiK-netの観測点の順で説明する。 
・K-NETの観測点 
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 K-NETの観測点は、試算された最大速度を用いて、次の(18)式に示す翠川・他(1999)による最
大速度と計測震度の経験的関係式を用いて、計測震度相当値を試算することとした。 
                 I=2.68+1.72×logPGV±0.21   (4<I<7)  ―――――――（18） 
                       I：計測震度 PGV：地表最大速度(kine) 
・KiK-netの観測点 
 KiK-netの観測点は、地表面において、水平１成分の地震波形が試算される。 
地震波形から計測震度を計算するには、３成分（直交水平２成分＋鉛直成分）の地震波形が必要
である(気象庁,1996)ため、ここでは、水平１成分を直交する２成分の水平波形として扱うととも
に、鉛直成分は零であるとして、計測震度を試算することとした。 
 
3.3 強震動評価のための予測結果の検証手法の説明 
 ここでは、想定東南海地震及び想定南海地震の地震動の試算結果を用いて、設定した震源の特
性の妥当性を検証する方法について説明する。 
 
○過去の地震の震度分布と比較する方法  
第3節に述べた評価地点について、ケース毎に想定東南海地震及び想定南海地震、それぞれに
ついて震度を試算した。但し、その結果は、震源の特性の不確定性、地下構造モデルの簡略化等
により試算値にある程度の誤差が見込まれることを考慮して、震度６弱相当以上、５弱相当～５
強相当、４相当以下の３ランクに分類した。その結果は、安政東海地震及び安政南海地震の震度
の大きさや分布、並びに昭和東南海地震及び昭和南海地震の震度の分布と比較（図13-1、図13-2）
した。その結果、過去の地震との整合性が確認できた。なお、安政東海地震については、当該地
震の震源域の特徴を考慮して、試算結果との比較は浜松より西についてのみとした。 
なお、地震基盤が深い大阪平野、濃尾平野等では、深い地盤構造が地震波に影響を与えること
が想定される。一方、本報告の方法では地震基盤から工学基盤までは一律に等しい構造で増幅特
性を評価することとした。このため、地域的な深い地盤構造の効果についてどの程度影響するか
確認することとした。具体的には、K-NETの大阪観測点をサンプルにして、付近の大阪平野の深
部構造モデルを基に地震基盤から工学基盤までの１次元構造をモデル化し、深い地盤構造の増幅
特性を評価して、地表の地震動を試算した。その結果は、大阪平野の深い地盤を考慮すると、計
測震度にして0.1～0.2程度大きくなることがわかった。 
 
○海溝型地震の経験的距離減衰特性と比較する方法 
 強震動評価の妥当性を検証する方法として、強震動試算の工学基盤上面での最大速度の距離減
衰特性と最大速度の経験的距離減衰式との比較を行う方法（糸静断層帯中間報告）。この結果は、
図6-1及び図6-2に示す。なお、最大加速度についても同様の方法があり、今回も試算したが、加
速度は地盤の非線形の影響が大きく受けることから、その傾向を参照するに止めることとした。 
距離減衰式としては、次の(19)式(司・翠川,1999)を用いることとした。 

 
                L o g  V  =  b×log(X+c)-0.002×X    ―――――――――（19） 
ここで、 
          b=a×Mw+h×D+d+e±ε 

           c=0.0028×100.50Mw  
  V:最大速度(kine) X:震源断層最短距離(km) Mw:モーメントマグニチュード D:震源深さ(km) 
  e:定数項 a, d, h：回帰係数(dは地震タイプごとに与える) ε:標準偏差 
 （今回の式では、a=0.58、h=0.0038、d=-0.02 e=-1.29 ε=0.23となる。Dは想定東南海地震、
想定南海地震とも20kmとした。Mwは地震モーメントから推定。） 
 上式で想定される最大速度は、地下30mの平均S波速度が600m/sでの値である。ここでは強震
動評価した工学基盤はＳ波速度400m/s相当であることから、比較するにあたっては(17)式により、
平均S波速度400m/sでの最大速度値に変換した。 
 このようにして、想定地震ごとに強震動評価の距離減衰特性と距離減衰曲線を比較した結果は
下記の通りである。 
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・想定東南海地震 
ケース１、２とも工学基盤上面の試算値は、距離減衰曲線と比較してほぼ整合し、強震動評
価によるばらつきも距離減衰のばらつきの範囲内に概ね入っている。ただし、ケース１の距離
減衰特性は平均的な値より若干小さめ、ケース２は若干大きめである。 
・想定南海地震 
ケース１の工学基盤上面の試算値は、距離減衰曲線のばらつきの範囲と比較してやや小さめ
である。一方、ケース２はほぼ整合し、強震動評価によるばらつきも距離減衰のばらつきの範
囲内に概ね入っている。ただし、想定南海地震のモーメントマグニチュードは、司・翠川(1999)
の式の適用範囲（データセットの最大は8.3）を超えているため、外挿した。 

 
 以上のことから、想定東南海地震、想定南海地震の震源の特性は、ケース１、２いずれのモデ
ルも妥当であると判断した。即ち、ケース１は安政の地震の平均的な特性とほぼ同様なモデルで
あり、ケース２は安政の地震の平均的な特性によるものよりもやや大きめの揺れをもたらすもの
の、比較したデータのばらつきの範囲内にあることが確認できた。 
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平成11年11月16日 

                          地震調査委員会 

                          強震動評価部会 

 

強震動予測手法検討分科会の設置ついて 

 

１．分科会設置の趣旨 

 強震動評価部会の審議に資するため､本部会の下に､強震動予測手法に関する審議を行

う強震動予測手法検討分科会を設置する｡ 

 

２． 分科会における審議事項 

(1) 強震動予測手法の構成要素(震源モデル､伝達関数等)及び総合特性 

(2) その他必要な事項 

 

３． 分科会の構成員等 

(1) 分科会を構成する委員及び専門委員については､部会長が別途定める｡ 

(2) 分科会に主査を置き､分科会の構成員の中から部会長が指名する｡ 

(3) 主査は､分科会に専門家を招聘し､意見を聴取することができる｡ 
    

 
 



 

 

 

 

表２ 地震基盤から工学的基盤までの地盤モデル 

 

表３        微地形区分ごとの係数 

 

 

 

 

 

No 層厚(m) 密度(g/cm3) Ｓ波速度(m/s)
1 75 1.8 400
2 155 2.1 700
3 350 2.3 1600
4 1300 2.5 2500
5 － 2.6 3000

宮腰・他(1994)を基に作成

No 微地形区分 a b c σ
1 埋立地 2.23 0 0 0.14
2 人工改変地 2.26 0 0 0.09
3 三角州・後背湿地（Ｄ*≦0.5km) 2.19 0 0 0.12
4 三角州・後背湿地（Ｄ*＞0.5km) 2.26 0 0.25 0.13
5 自然堤防 1.94 0.32 0 0.13
6 谷底平野 2.07 0.15 0 0.12
7 砂州・砂丘 2.29 0 0 0.13
8 扇状地 1.83 0.36 0 0.15
9 ローム台地 2.00 0.28 0 0.11
10 砂礫台地（段丘） 1.76 0.36 0 0.12
11 丘陵 2.64 0 0 0.17
12 その他（火山など） 2.25 0.13 0 0.16
13 先第三紀 2.87 0 0 0.23
＊Ｄ：主要河川からの距離

松岡・翠川(1994)による


