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高山・大原断層帯の地震を想定した強震動評価 
 
 
（説明）                                
１．強震動評価の概要 
 
1.1 評価全体の流れ 

 高山・大原断層帯の地震を想定した強震動評価全体の流れを以下に示す。図７には作業内容をフ

ローチャートにして示す。 

① 「高山・大原断層帯の評価」（地震調査委員会，2003a;以下、「長期評価」という）で示

されたそれぞれの断層帯（高山断層帯、国府断層帯、猪之鼻断層帯）の位置図を参考にし

て、想定する震源断層モデルの位置・規模（長さ・幅）を設定した。高山断層帯について

は、震源断層の面積が大きいことより、大小２つのアスペリティを想定し、アスペリティ

の配置や破壊開始点を変えた３通りの震源断層モデルを設定した。 

② ①の巨視的震源特性等から微視的震源特性を評価して特性化震源モデル1を設定した。 

③ 高山・大原断層帯周辺の「深い地盤構造」に対する三次元地下構造モデルを既存の物理探

査結果、ボーリング調査の結果等より評価した。「浅い地盤構造」は国土数値情報（国土

地理院，1987）を基に作成した。 

④ ②で作成された特性化震源モデル、③で作成された三次元地下構造モデルを基に震源断層

周辺の領域において、約１km2のメッシュごとに「詳細法」（ハイブリッド合成法：４章参

照）を用いて強震動評価を行った。 
⑤ 平均的な地震動分布を評価するため、「簡便法」（４章参照）による強震動評価も行った。 

 
次章以降、上記の評価作業内容について説明するが、強震動評価の構成要素である「震源特性」、

「地下構造モデル」、「強震動計算方法」、「予測結果の検証」の考え方については、付録の「活

断層で発生する地震の強震動評価のレシピ」（以下、「レシピ」という）に基づいたものであり、

その内容と重複する事項についてはここでは簡単に記述した。 
 

1.2 評価地点 

本報告における評価地点は、図８に示した強震動評価範囲を約１km2に分割した各メッシュの中心

とした。「詳細法」、および「簡便法」における評価範囲は、各々、以下のとおりである。 
 
「詳細法」の評価範囲：次の４点を四隅とする矩形範囲 

北東端：北緯36.664°, 東経136.500° 

北西端：北緯36.664°, 東経138.056° 

南東端：北緯35.583°, 東経136.489° 

南西端：北緯35.583°, 東経138.045° 

                                                  
1 強震動を再現するために必要な震源の特性を主要なパラメータで表した震源モデルを「特性化震源モデル」と呼ぶ。
特性化震源モデルは、活断層においては震源断層の形態・規模を示す巨視的震源特性、断層の不均質性を示す微視的

震源特性、および破壊過程を示すその他の震源特性を考慮した震源断層モデルである。「特性化」はSomerville et 

al.(1999)のcharacterizationの訳語に由来する。 
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「簡便法」の評価範囲： 

東経 136.083°～ 138.333° 

北緯  35.333°～  37.000° 

 
1.3 評価項目 

 本報告における強震動の評価項目は、「詳細法」、「簡便法」それぞれにおいて下記のとおりで

ある。 
「詳細法」 

• 「詳細法工学的基盤」（３章参照）上の時刻歴波形(計算有効周期範囲：0.1～10秒)  
• 「詳細法工学的基盤」上の最大速度 
• 地表の最大速度、および計測震度 

「簡便法」 
• 地表の計測震度 

  
 本報告では、「詳細法工学的基盤」上において計算された波形のうち、図８にその位置を示す高

山市役所（岐阜県）・白川村役場（岐阜県）・上宝村役場（岐阜県）・郡上市役所（岐阜県）・下

呂市役所（岐阜県）・安曇村役場（長野県）のそれぞれに最も近い６評価地点について、時刻歴波

形、および減衰定数５％の擬似速度応答スペクトルを例として示すこととした。 
 
２．震源特性の設定 

高山・大原断層帯については、岐阜県北部の高山市、およびその周辺市町村に分布し、ほぼ北東

－南西方向に並走する多数の断層のうち、高山市から郡上（ぐじょう）市に至る長さ約48kmの高山
断層帯、吉城（よしき）郡国府（こくふ）町から大野郡荘川（しょうかわ）村に至る長さ約27kmの
国府断層帯、および大野郡高根村から下呂市に至る長さ約24kmの猪之鼻（いのはな）断層帯につい
ての長期評価がなされている。これらの断層帯はいずれも右横ずれが卓越する複数の断層からなっ

ており、それぞれの断層帯が１つの区間として活動する可能性がある。今後30年以内の地震発生確
率は、高山断層帯で0.7％、国府断層帯でほぼ０－５％であり、国府断層帯は、その最大値をとると､
今後30年間に地震が発生する可能性が、我が国の主な活断層の中では高いグループに属することに
なる。猪之鼻断層帯については、将来の地震発生の可能性は不明とされている。 
 本報告では、「長期評価」に基づいて３つの断層帯を個別に評価することとし、震源断層の面積

が最も大きい高山断層帯について３ケース、国府断層帯、猪之鼻断層帯について、それぞれ１ケー

スの合計５ケースの震源断層モデルを想定した。各ケースにおける震源断層モデルの形状、アスペ

リティ、および破壊開始点の位置を図２に、震源断層パラメータの一覧を表１に示す。 
以下では、各震源断層に対する特性化震源モデルの設定方法について順に示す。図９に活断層で

発生する地震に対する特性化震源モデルの設定の流れを示す。 
 
2.1 巨視的震源特性 

(1) 震源断層モデルの位置・形状 
震源断層モデルの位置については、「長期評価」による活断層位置図(図１)を参照した。高山断

層帯においては、各断層間にステップがあり、断層トレースの中央部が北西側に屈曲している形状

となっているため、全断層トレースの中心は､「長期評価」で示された断層帯の両端をつないだ場合

に得られる断層トレースよりも４km程北西側となる。したがって、ここでは、「長期評価」から得

られる断層トレースを、同断層トレースの一般走向（N50°E）と並行して、北西方向に４km移動し

た位置を震源断層の位置とした (図１参照) 。また、国府断層帯の長さについては、「長期評価」

では27kmであるが、震源断層モデルの作成上、28kmとした（2.4節参照）。 
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(2) 地震発生層の深さ 

地震発生層の深さについては、その上限、下限を微小地震の深さ分布(図１０参照)、および地盤

構造の評価結果より、それぞれ３km、17kmに設定した。 

 

(3) 震源断層モデルの傾斜 

震源断層モデルの傾斜角は、いずれの断層帯も、断層の形態が右横ずれ断層ではあるが、深部形

状についての十分な資料がないことから、横ずれの断層として一般的に用いられる値である90°と

した。 

 

(4) 震源断層モデルの面積 

まず、上記の地震発生層の上限･下限深さ、および傾斜角から震源断層モデルの幅を算定した[レ

シピ(1)式参照]。これより、各震源断層モデルの幅は14kmとなる。なお、国府断層帯については、

「長期評価」では断層帯の幅を10km程度としているが、近傍にあるその他２つの断層帯の幅が15km

であることから、震源断層モデルの幅は､他の断層帯の震源断層モデルと同様に14kmとした。 

次に、各震源断層モデルの面積を、各震源断層モデルの幅と長さから算出した。 

 

(5) 地震モーメントMo 

震源断層モデルの地震モーメントについては、レシピにおいて震源断層の面積が291km2以上の場

合に適用するとした内陸地震の地震モーメントMoと断層面積Ｓとの関係に基づいて推定した[レシ

ピ(3)式参照] 。地震モーメントMoと断層面積Ｓの関係について過去の地震の解析結果をまとめた図

に、今回の設定値をプロットして図１１(上)に示す。 

 

(6) 平均すべり量Ｄ 

震源断層モデル全体の平均すべり量Ｄは、想定震源域の平均的な剛性率μ、断層面積Ｓ、および

平均すべり量Ｄと地震モーメントMoとの関係式を用いて推定した[レシピ(5)式参照]。 

 
2.2 微視的震源特性 

(1) アスペリティの数 
アスペリティの個数は、経験上、１地震につき平均2.6個で、１セグメントにつき１～２個とされ

ている[レシピ1-2微視的震源特性参照]。本報告では、アスペリティの数を、震源断層の面積が比較

的大きい高山断層帯については２つ、国府断層帯と猪之鼻断層帯については１つとした。 

 
(2) アスペリティの総面積 
アスペリティの総面積は、短周期領域における加速度震源スペクトルのレベル（以下、短周期レ

ベルという）と関係があることから、以下の手順で算定した。 
 
① 壇ほか(2001)による短周期レベルと地震モーメントとの経験式[レシピ(6)式参照]を用いて、

地震モーメントから短周期レベルを算定した（図１１(下)参照）。 

② 上記で算定した短周期レベルから、便宜的に等価半径rの円形のアスペリティが一つあるとい

う考え方を基にして、アスペリティの総面積Saを求めた[レシピ(7)～(9)式参照]。 

③ 高山断層帯における２つのアスペリティの面積比は、石井ほか(2000)に従い２:１とした。 
 
 以上の手順に従い、アスペリティの総面積を算定した結果、震源断層モデルの断層面積に対する

アスペリティの総面積の比は、約16％～約25％となった。これまでの研究成果では、全アスペリテ

ィの面積が全断層面積と比例関係にあることが経験的に知られており、アスペリティの定義が研究

ごとに異なるものの、内陸地震による全アスペリティの面積の占める割合は全断層面積の平均
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22%(Somerville et al., 1999)、15%～27%(宮腰ほか，2001)、平均37%（石井ほか，2000）といった

結果が得られている。今回想定した震源断層モデルにおけるアスペリティの総面積は、これらの範

囲内にある。 

 
(3) アスペリティの位置 

｢長期評価｣によると、高山断層帯については、断層帯北東端に位置する江名子断層の北東部付近

で、平均右横ずれ変位速度が１ｍ/千年、国府断層帯中央部の滝ヶ洞山（たきがほらやま）南東部（牧

ヶ洞（まきがほら）断層中央部）で、平均右横ずれ変位速度が0.7ｍ/千年とされている。上記２つ

の断層帯に含まれる他の断層については、平均変位速度（平均的なずれの速度）等に関する資料は

得られていない。 

これより、高山断層帯については、断層帯北東端部に大きいアスペリティ、中央部付近に小さい

アスペリティを配置した（ケース１、ケース２）。さらには、断層帯近傍に位置し､「詳細法」によ

る強震動評価範囲の中で人口の最も多い高山市に対して大きな影響を及ぼす可能性があるケースと

して、断層帯南西端部に大きいアスペリティ、中央部付近に小さいアスペリティを配置するケース

も想定した（ケース３）。国府断層帯については、断層帯中央部にアスペリティを１つ配置した。

猪之鼻断層帯については、アスペリティの位置を推定できる情報が得られていないことより、レシ

ピに従って断層帯中央部付近に１つ配置した。 
 

(4) 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は、最近の内陸地震の解析結果を整理した結果（Somerville et 

al.，1999；石井ほか，2000）を基に震源断層全体の平均すべり量の２倍とし、各アスペリティのす

べり量、および背景領域のすべり量を算定した[レシピ(10)～(14)式参照]。 

 この結果、アスペリティの平均すべり量は、高山断層帯、国府断層帯、および猪之鼻断層帯で、

それぞれ約2.3ｍ、約1.3ｍ、および約1.2ｍとなり、各断層帯の「長期評価」による1回のずれの量、

４ｍ程度、2.5～３ｍ程度、および２ｍ程度（右横ずれ成分）と比べるといずれも小さい。なお、「長

期評価」においては、地表での１回のずれの量を、高山断層帯、猪之鼻断層帯については、経験式

に基いた断層帯の長さから推定した結果として、国府断層帯については、活断層調査に基いた結果

として示しているが、地表での１回のずれの量と強震動インバージョンで推定されている平均すべ

り量とがどのような関係にあるか十分に検証されているわけではないことに注意が必要である。 

 
(5) アスペリティの平均応力降下量・実効応力、および背景領域の実効応力 
 アスペリティの平均応力降下量・実効応力、および背景領域の実効応力は、アスペリティの面積

から１つの円形のアスペリティが存在すると見なして算定した[レシピ(15)～(17)式参照]。 

 
(6) fmax 

fmax2 については、これを推定するための情報がないため、地震調査委員会強震動評価部会(2001)

の検討結果に基づき､６Hzに設定した。 

 
(7) すべり速度時間関数 
中村・宮武(2000)の近似式を用いた[レシピ(18)～(21)式参照]。 

 
2.3 その他の震源特性 

(1) 破壊開始点の位置 

 破壊開始点については、その位置を特定するだけの情報が得られていない。そこで、高山断層帯

                                                  
2 震源スペクトル特性のうち、加速度スペクトル振幅レベルが高周波側において急減し始める周波数。 
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については、断層帯北東端部に大きいアスペリティ、中央部付近に小さいアスペリティを配置した

ケースの場合は、北東端部のアスペリティの北東下端部とするケース（ケース１）と、中央部のア

スペリティの南西下端部とするケース（ケース２）の２ケース、断層帯南西端部に大きなアスペリ

ティ、中央部付近に小さいアスペリティを配置した場合には、南西端部のアスペリティの南西下端

部とした（ケース３）。国府断層帯、猪之鼻断層帯については、アスペリティの中央下端部に設定

した。 
 
(2) 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）に進行するものとした。 
 
(3) 破壊伝播速度 
 平均破壊伝播速度は、地震発生層のＳ波速度との関係(Geller, 1976)から求めた[レシピ(22)式参

照]。 

 

2.4 詳細な計算に用いる震源断層モデル 

強震動計算に用いる震源断層モデルは、2km×2kmの要素に断層面を分割した要素断層の集まりと

して取り扱った（図２参照）。 
 
３．地下構造モデルの設定 

強震動評価のための地下構造モデルについては、対象を地震波の伝播経路となる上部マントルか

ら地震基盤までの大構造、地震波の長周期成分の増幅に影響を与える地震基盤から工学的基盤まで

の地盤構造（以下、「深い地盤構造」という）、地震波の短周期成分の増幅に影響を与える工学的

基盤から地表までの地盤構造（以下、「浅い地盤構造」という）の３つに分けて設定を行った。な

お、本報告においては、工学的基盤として設定する地盤のＳ波速度が「簡便法」と「詳細法」で異

なっている。「詳細法」では、評価領域の地質構造に応じて作成された三次元地下構造モデルの最

上層の地盤を（「簡便法」による「工学的基盤」と区別して）「詳細法工学的基盤」3と呼んでいる。

これらの具体的な設定方法については､「3.2 「深い地盤構造」」において説明する。 
 
3.1 上部マントルから地震基盤までの大構造 

地震基盤よりも深い大構造については、Zhao et al. (1992) によるコンラッド、およびモホ面の

出現深度、釜田・武村(1999)による1993年能登半島沖地震の表面波解析から求めたVs=3.4km/s層の

上面深度（４km）等を参照し、表２のとおり設定した。なお、形状については水平成層構造とした。

ただし、半経験的方法[レシピ参照]においては、この地下構造モデルは用いず、減衰特性のみ考慮

した。ここでは、断層周辺の減衰特性の情報がないため、下式に示す仙台地域の観測記録から推定

した佐藤ほか(1994b)による周波数依存のＱ値を利用した。 

                 Ｑ=110・f 0.69  (f≧1.0Hz) ――――――（1） 

                 Ｑ=110        (f<1.0Hz) 

                                           ここで、f：周波数(Hz) 

 

3.2 「深い地盤構造」 

 「深い地盤構造」の地下構造モデルについては、レシピの中の「「深い地盤構造」のデータがあ

る程度揃っている場合」に相当するものとして、その考え方に基づいてモデルの作成を行った。な

                                                  
3 「詳細法工学的基盤」としては、基本的には「工学的基盤」のＳ波速度（300m/s～700m/s程度）に対応する地盤を
選択しているが、評価地域の地質条件によっては、Ｓ波速度が700m/s以上の地盤となる場合もある。 
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お、本評価地域は、その南部以外で「砺波平野断層帯・呉羽山断層帯の地震を想定した強震動評価」

(地震調査委員会、2004a、以下、「砺波平野断層帯の強震動評価」という)の評価地域と重複してい

るため、三次元地下構造モデルの作成にあたっては、「砺波平野断層帯の強震動評価」において用

いたデータと飛騨地方に関して得られているデータを参照した。また、山岳部等で物理探査結果な

どの情報が十分にない地域については、重力探査結果（工業技術院地質調査所，1989）に基づく残

差異常重力分布図（図１２参照）も参考にした。 

 以下に、三次元地下構造モデルの作成手順について示す。 

① 富山～金沢地方、および飛騨地方で実施された物理探査結果、検層結果、地質資料、深層ボー

リング等の文献の収集・整理を行った。図１３、および表３に収集した速度構造に関する資料

の位置､および文献リストを示す。なお、飛騨地方の速度構造に関する情報は、KiK-netのＰＳ

検層結果のみである。 

② 弾性波速度を示す物理探査結果、および検層結果の位置、速度層の分布の情報をデジタル化し

た。 

③ 地質資料からは、富山～金沢地方、および飛騨地方の地質構造を把握した。 

④ ②の速度構造と③の地質構造に関する情報を元に､補完､修正等を行い､４層から成るＰ波速度

構造（Vp=2.3km/s層、Vp=3.1km/s層、Vp=4.7km/s層、Vp=5.9km/s層）として、三次元地下構造

モデルを作成した。なお、飛騨地方においては、地震基盤に相当する飛騨帯や美濃帯等が非常

に複雑な構造を呈しているため、水平地下構造モデルを作成することが難しい上､三次元地下

構造モデル作成のための情報に乏しいことから、山岳部等の局所的な地下構造については十分

には考慮できていない。たとえば、Vp=2.3km/s層については、ＰＳ検層結果に基づき、地表面

からの深度でコンターマップを作成した後、標高データに変換しており、一方､Vp=5.9km/s層

等については、情報が非常に少ないため､同地域の平均的な地下構造モデルとして、なだらか

な曲面でモデル化している（図１４参照）。 

⑤ 各速度層の密度、およびＳ波速度Vsは、④で得られたＰ波速度VpよりLudwig et al.(1970) よ

り算定される数値に、評価地域周辺の地盤構造やVpとVsの関係等を参考に、若干の修正を加え

て設定した。 

 

図３は、１層目の上面を深さ０mとしたときの各速度層上面の深度コンターである。また、表４
に、三次元地下構造モデルにおける各速度層と密度､および地質の対応表を示す。図３より､砺波平

野から金沢平野にかけて、あるいは松本盆地周辺で地震基盤が深くなっていることがわかる。 
本検討では、上記モデルの最上位であるVp=2.3km/s（Vs=0.75km/s）層を「詳細法工学的基盤」と

し、Vp=5.9km/s(Vs=3.46km/s)の層を地震基盤とした。 

一方、「簡便法」においては、上記地下構造モデルを用いることなく、評価地点下に一律Vs =400m/s

の層が分布するとみなして、これを工学的基盤（Vs=400m/s）とした。 

 
3.3 「浅い地盤構造」 

「浅い地盤構造」は、「詳細法」においては「詳細法工学的基盤」（Vs=750m/s）の上に分布し、

「簡便法」においては工学的基盤（Vs=400m/s）の上に分布するという前提で、レシピの中の「面的

な評価のためのモデル化の方法」に基づいてモデル化を行った。すなわち、国土数値情報を利用し

た手法(藤本・翠川，2003)を用い、約１km2のメッシュごとに「浅い地盤構造」における表層30mの

平均Ｓ波速度を求め、これより、工学的基盤から地表への最大速度の増幅率を算定した（図４参照）

[レシピ(23)～(24)式参照]。 

 
４．強震動計算方法 
 
本報告で用いた強震動計算方法としては、ここまで述べた特性化震源モデルと三次元地下構造モ



 

 7

デルを用いてハイブリッド合成法により地震動波形を求める「詳細法」と、過去のデータを基にマ

グニチュードと距離をパラメータとする経験式(距離減衰式)により最大速度を推定する「簡便法」と
を使い分けた。以下にそれぞれの手法について説明し、特徴を記す。 

 
4.1 「詳細法」 

(1) 三次元地下構造モデル（「詳細法工学的基盤」）上面における波形計算 
３章で述べた上部マントルから地震基盤までの大構造、および「深い地盤構造」より、Vs=0.75km/s

層上面を最上面（深さ０ｍ）として、三次元地下構造モデルを再構築した。この三次元地下構造モ

デルを用いて、ハイブリッド合成法によりVs=0.75km/s層上面における時刻歴波形を計算した。ここ

で用いたハイブリッド合成法では、長周期成分を不連続格子有限差分法（Aoi and Fujiwara, 1999）

による理論的方法、短周期成分を統計的グリーン関数法（壇ほか，2000）によりそれぞれ計算する。

そして、接続周期付近でフィルター処理（マッチングフィルター）を施した上でそれらを合成する

ことによって広帯域地震動を評価する。合成の接続周期は１秒とした。また、波形は評価範囲（図

８参照）を約１km2に分割した各メッシュの中心で求めた。なお、同地域の特徴である山岳部に対し

て、｢詳細法｣における理論的手法で用いる三次元地下構造モデルでは、「深い地盤構造」よる増幅

効果は考慮されるが、弾性論的な意味での地形効果は考慮されない。 

統計的グリーン関数法においては、次に述べるように、「2.4  詳細な計算に用いる震源断層モデ

ル」で示した各要素断層の地震基盤における統計的グリーン関数、三次元地下構造モデル上面にお

ける統計的グリーン関数を順次作成し、波形合成を行った。 

 
① 地震基盤における統計的グリーン関数の作成 

仙台地域で観測された主に海溝型地震の記録を用いて佐藤ほか(1994a, 1994b)が推定したパ

ラメータを用いたスペクトルモデルと経時特性モデルを用いて、Boore(1983)と同様の手法によ

り、地震基盤における統計的グリーン関数を作成した。経時特性には、仙台地域の工学的基盤

における地震記録から佐藤ほか(1994a)により求められた経験的経時特性モデルを準用した。 

 

② 三次元地下構造モデル上面での統計的グリーン関数の作成 

各計算ポイント直下の三次元地下構造モデルから、各計算ポイントでの地震基盤よりも上位

の一次元地下構造モデルを作成し、地震基盤における統計的グリーン関数を入射波とし、S波の

一次元重複反射理論により三次元地下構造モデル上面での統計的グリーン関数を計算した。 

 

③ 三次元地下構造モデル上面における統計的グリーン関数を用いた波形合成 

三次元地下構造モデル上面における統計的グリーン関数を用いて、壇・佐藤(1998）の断層の

非一様すべり破壊を考慮した半経験的波形合成法により波形合成を行った。 
 
なお、統計的グリーン関数法の計算にあたっては、ラディエーションパターン係数 F を与える。

計算地点と断層面との幾何学的関係、および断層のすべりのタイプを考慮して、Boore and 

Boatwright (1984) に示された F の値のうち S 波の全震源球面上の平均値である 0.63 を水平 2 成

分の自乗和平均と考え、0.63を√2で除した0.445 をFとして採用した。 

上記のハイブリッド合成法を用いて計算された水平２成分の時刻歴波形より最大値（最大速度）

を求める際には、２成分の波形のベクトル合成を行い、その最大値を読み取った。 

 

(2) 地表における最大速度 
地表における最大速度は､約１km2のメッシュごとに、「詳細法工学的基盤」上面のＳ波速度、お

よび３章で述べた地下構造モデルのうち「浅い地盤構造」で求めた平均Ｓ波速度から、レシピ(24)

式を用いて最大速度増幅率を求め、これを「詳細法工学的基盤」上面における最大速度に乗じるこ
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とによって推定する。ただし、レシピ(24)式は、基準地盤（平均Ｓ波速度がVs=600m/s）に対する

増幅率として定義されているため、本評価においては、松岡・翠川(1994)による基準地盤から「詳

細法工学的基盤」（Vs=750m/s）までの増幅率（=0.856）で、レシピ(24)式から算定される増幅率

を除した値を、「詳細法工学的基盤」における最大速度に乗じることによって推定した。「詳細法

工学的基盤」から地表まで最大速度の増幅率の分布図を図４に示している。 

地表における最大速度を精度よく求めるには、「浅い地盤構造」についても一次元地下構造モデ

ルを作成し、これを用いて算定される地表における時刻歴波形から推定することが望ましいが､こ

こでは地表における時刻歴波形を求めるだけの十分な地盤調査データが得られていないことより、

一次元地下構造モデルの作成は行わず、微地形区分を利用した経験的な方法を用いることとした。 
 
(3) 地表における計測震度 

 計算された地表最大速度より、(2)式に示す翠川ほか(1999)による最大速度と計測震度の経験的

関係式を用いて、計測震度相当値を算定した。 

                 I=2.68+1.72・log PGV±0.21   (I=4～7)  ―――――――（2） 

                       I：計測震度 PGV：地表最大速度(cm/s) 

 なお、翠川ほか(1999)ではI=０～７とI=４～７の２つの式が提示されているが、I=０～７の式は

低震度データが強く反映され、高震度データがあまり反映されない怖れがある。ここでは、比較的

震度の大きな地域での地震動をより精度良く評価することが重要と考え、I=４～７の式を選択した。 

 

4.2「簡便法」 

(1) 工学的基盤上における最大速度 

次に示す司・翠川(1999)による最大速度の距離減衰式を用いて、基準地盤（平均Ｓ波速度が

Vs=600m/s）における最大速度を求めた。 

 
   log PGV = 0.58Mw+0.0038D-1.29-log(X+0.0028・100.50Mw)  

-0.002X            ――（3） 

     PGV:最大速度(cm/s) 

     Mw:モーメントマグニチュード 

     D:震源深さ(km) 

     X：断層最短距離(km) 

 

さらに、Ｓ波速度が400m/sの地盤を工学的基盤とみなし、松岡・翠川(1994)による表層地盤の速

度増幅度算定式より求まる係数(1.31)を乗じることにより、工学的基盤(Vs=400m/s)における最大

速度を求めた。 

 

(2) 地表面における最大速度 

約１km2のメッシュごとに、３章で述べた地下構造モデルのうち「浅い地盤構造」で求めた平均

Ｓ波速度から、最大速度増幅率をレシピ(24)式より求める。工学的基盤上面の最大速度に、求めた

最大速度の増幅率を乗じることによって、地表における最大速度を求めた。 
 
(3) 地表における計測震度 

 地表における計測震度については、4.1「詳細法」での地表における計測震度の求め方と同じ方

法を用いた。 
 
4.3 それぞれの手法の特徴 

以下にそれぞれの特徴をまとめる。 



 

 9

「詳細法」の特徴 
・ ２章で述べた微視的震源特性、その他の震源特性の影響を評価することができる。すなわ

ち、「長期評価」や「形状評価」、および最新の地震学の知見に基づいて想定された震源

断層モデルに対する地震動を評価することができる。 
・ ３章で述べた三次元地下構造モデルの影響を評価することができる。 
・ 時刻歴波形を求めることができる（本報告では「詳細法工学的基盤」上の波形）。 
・ 微視的震源特性を設定するための情報を必要とする。 
・ 計算負荷が大きく、一度に計算できる範囲は限定され、時間も要する。 

「簡便法」の特徴 
・ 平均的な地震としての地震動分布を評価するので、微視的震源特性の影響は反映できない。 
・ 計算負荷が小さく、一度に広範囲の計算ができる。 

 
５．強震動予測結果とその検証  

5.1「詳細法」による強震動予測結果 

「詳細法」による強震動予測結果を下記のとおり示す。 
 

理論的手法（有限差分法）の結果 
「詳細法工学的基盤」における速度振幅のスナップショット   図１５ 
ハイブリッド合成法の結果 
「詳細法工学的基盤」上の時刻歴波形例        図１６ 
「詳細法工学的基盤」上の地震動の擬似速度応答スペクトル 図１７ 
「詳細法工学的基盤」上の最大速度分布       図１８ 
地表の最大速度分布  図１９ 
地表の震度分布                      図５ 

 
図１５は、理論的手法（有限差分法）により計算された「詳細法工学的基盤」における地震波(速

度振幅)の平面的な伝播の様子をいくつかの時刻で示したものである。計算結果には、ハイブリッド
合成法で用いるものと同等のマッチングフィルターを施している。また、地震波の伝播の様子を分

かり易くするために、振幅値は、任意の速度振幅値で正規化している。高山断層帯の場合、ディレ

クティビティ効果が顕著に現れる破壊進行方向には、強い地震波が伝播していることがわかる。国

府断層帯､猪之鼻断層帯の場合には、アスペリティ、破壊開始点を震源断層の中央部に配置している

ため、ほぼ同心円状に地震波が伝播していく様子がうかがえる。 
また、金沢平野等、地震基盤が深く堆積層の厚い地域では、断層の破壊が終了した後も揺れが継

続していることが分かる。 
「詳細法」の評価範囲の全地点について、有限差分法と統計的グリーン関数法による計算結果を

それぞれにマッチングフィルターを施した後に合成することによって（ハイブリッド合成法）、「詳

細法工学的基盤」上の時刻歴波形が計算される。図１６、図１７には、高山市役所（岐阜県）・白

川村役場（岐阜県）・上宝村役場（岐阜県）・郡上市役所（岐阜県）・下呂市役所（岐阜県）・安

曇村役場（長野県）のそれぞれに最も近い６評価地点について、ハイブリッド合成法によって計算

された波形、および減衰定数５％の擬似速度応答スペクトルを示している。 

高山断層帯の破壊開始点が異なるケース１とケース２で比較すると､破壊進行方向との位置関係

が両ケースで逆転する下呂市役所・郡上市役所、あるいは上宝村役場・安曇村役場（のそれぞれに

最も近い評価地点、以下同様）においては、破壊進行方向と同方向に位置する場合の方が、ディレ

クティビティ効果により、最大値が大きくなっている。一方、震源断層近傍の高山市役所、および

震源断層から離れた白川村役場では、ケース間の違いは小さい。ケース３では、高山市役所におい
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て、ディレクティビティ効果が顕著に現れたため、３つのケースの中で最も大きい最大速度が予測

された。 

国府断層帯､猪之鼻断層帯については、高山断層帯に比べて震源断層の長さが短いため､ほとんど

の評価地点で継続時間が高山断層帯に比べると短くなっている。また、破壊進行方向とほぼ同方向

に位置する、国府断層帯における上宝村役場、猪之鼻断層帯における安曇村役場・郡上市役所では、

特徴的なパルス波形が見られる。 

安曇村役場においては、同地点周辺の地震基盤が深く､堆積層が比較的厚いことから、やや長周期

の揺れが長時間継続している様子が全てのケースで見られる。 

スペクトル形状で比較すると､概ね周期0.3～0.7秒程度の成分の振幅が大きい。高山断層帯の結果

を見ると､例えば、ケース１における郡上市役所や、ケース２，３における上宝村役場等、ディレク

ティビティ効果の影響が大きく現れる場合には、他の場合に比べて、スペクトルの振幅が全体的に

大きくなっている。また、特徴的なパルス波形が見られた、国府断層帯における上宝村役場、猪之

鼻断層帯における安曇村役場、郡上市役所では、0.3～0.7秒程度の成分の振幅に加えて、１秒以上

の成分の振幅も大きい。 

なお、統計的グリーン関数法では、Ｐ波は考慮されていない。したがって、ハイブリッド合成後

の波形のＳ波到達時間よりも前（Ｐ波初動付近）は、有限差分法のみにより計算されており、接続

周期に相当する周期１秒以上の長周期成分しか有していない。 

次に、各ケースの「詳細法工学的基盤」上での最大速度の分布を比較する(図１８参照)。地震動

の最大速度は、「詳細法工学的基盤」上で求められた２成分の時刻歴波形のベクトル合成を行い、

その最大値として求めている。高山断層帯では、震源断層中央部に配置したアスペリティ近傍の地

域で地震動が大きく、ケース１、ケース３では100～120 cm/s程度と予測された。これは、同地域が

破壊進行方向に位置することによるディレクティビティ効果と、同地域の「深い地盤構造」による

増幅効果（図３参照）が主たる要因であると考えられる。一方､国府断層帯､猪之鼻断層帯では､アス

ペリティ近傍で70～90 cm/s程度と予測された。 
図１８で示した各ケースの「詳細法工学的基盤」上での最大速度に、「浅い地盤構造」による増

幅率を乗じて、地表における最大速度を求めた結果を図１９に示した。また、これらの最大速度よ

り換算して求めた地表の震度分布を図５に示した。図５－１、図５－２は、高山断層帯の地震を想

定した場合の地表における震度分布図である。ケース１、およびケース３では、上述したディレク

ティビティ効果と「深い地盤構造」による増幅効果により、震源断層中央部に設置したアスペリテ

ィの周辺地域において震度６強以上と予測された。一方､ケース２では、破壊開始点周辺のごく一部

の地域で震度６強以上と予測されたが、ケース１やケース３と同様にディレクティビティ効果が現

れると考えられる断層帯北東部の地域では、地震基盤が比較的浅く、「深い地盤構造」による増幅

が小さいため、最大で震度６弱と予測された。震源断層に近い高山市では､ケース１、ケース２では、

震度５強から震度６弱､また、ケース３では、南部のごく一部の地域で震度６強以上と予測された。

図５－３は、国府断層帯、および猪之鼻断層帯の地震を想定した場合の地表における震度分布図で

ある。これらの断層帯周辺地域では、震源断層の規模が高山断層帯に比べて小さいこと等から、震

度６強以上となる範囲はごく限られており､震源断層近傍で概ね震度６弱と予測された。 
 なお、４章で説明したように地表の最大速度から計測震度への換算は、経験的な方法（(2)式）を

用いている。この基となる統計データには計測震度6.0を越えるものは少ないため、計測震度6.0を

越えるものの換算については精度が十分でないと考えられる。また、ひずみレベルが大きい場合の

「浅い地盤構造」における非線形挙動の影響については評価されていないという問題もある。これ

に加え、強震動予測結果のばらつきの問題なども考慮に入れると、震度６強と震度７の境界を十分

な精度で求められていないと判断される。したがって、本報告では最終的に計測震度6.0以上と評価

されたところはすべて「震度６強以上」とし、震度７となる可能性もあることを示した。 
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5.2 「簡便法」による強震動予測結果 

「簡便法」による強震動予測結果（地表の震度分布）を図２０に示す。「簡便法」による震度分

布は比較的滑らかに変化している。「簡便法」では、工学的基盤から地表までの「浅い地盤構造」

による最大速度の増幅の影響は反映されているが、「詳細法」と異なり、評価範囲における地震基

盤から工学的基盤までの「深い地盤構造」による増幅の影響は考慮されていない。また、「簡便法」

ではアスペリティの影響やディレクティビティ効果も反映されていない。以上の点より、これらの

影響が大きく現れる地域においては、「簡便法」の震度が「詳細法」の震度（図５参照）よりも小

さくなっている。 
 
5.3 「詳細法」による強震動予測結果と距離減衰式との比較による検証 

強震動予測結果の検証として、「詳細法工学的基盤」上面における最大速度をVs=600m/s相当に換

算補正した値と、司・翠川（1999）の距離減衰式（経験式）とを比較して図６に示す。いずれのケ

ースについても、全体的には、予測結果は距離減衰式と良い対応を示している。ただし、震源距離

で概ね20kmより近傍の評価地点に着目すると、ディレクティビティ効果等により、距離減衰式を上

回っている予測値が多く見受けられる。また、高山断層帯のケース１､ケース３については、震源距

離で概ね20kmより近距離でのばらつきが、他のケースに比べるとやや大きい。これは、「浅い地盤

構造」による増幅率の分布が詳細法の評価範囲内でほとんど一様であることから､ディレクティビテ

ィ効果と「深い地盤構造」による増幅効果の現れ方の違いによるものと考えられる。すなわち、高

山断層帯のケース１､ケース３では、他のケースに比べて、破壊進行方向に位置し「深い地盤構造」

による増幅が大きい評価地点と、破壊進行方向と逆方向に位置し「深い地盤構造」による増幅が小

さい評価地点とが、結果的に多くなったためと推察される。また、アスペリティを震源断層の端部

に配置したことも影響していると考えられる。 

 

６．問題点と今後の課題 

6.1 問題点 
アスペリティと破壊開始点の位置等は地表における強震動予測結果に大きく影響する（地震調査

委員会, 2003b，2003c，2004b）。しかし、現状では情報の不足等により、これらの震源断層パラメ

ータを確定的に扱えなかった。 
本報告での評価範囲において、「深い地盤構造」の三次元地下構造モデルの構築にあたっては物

理探査の結果を中心に可能な限りの情報収集を行ったが、山岳部をはじめとして、情報の不足して

いる地域もあり、この作業においてはいくつかの仮定が必要となった。また、地表の最大速度は、

微地形区分（約1km2のメッシュごとの情報）を利用した経験的な方法を用いて､「詳細法工学的基盤」

から地表までの最大速度の増幅率を「詳細法工学的基盤」上面における最大速度に乗じることによ

り推定した。地表の計測震度も、経験式を用いて地表の最大速度より換算して求めている。地表に

おける最大速度や震度を精度よく求めるには、「浅い地盤構造」についても一次元地下構造モデル

を作成し、これを用いて算定される地表における時刻歴波形から推定することが望ましいが､ここで

は地表における時刻歴波形を求めるだけの十分な地盤調査データが得られていないことより、一次

元地下構造モデルの作成は行わず、微地形区分を利用した経験的な方法を用いた。 

 

6.2 今後の課題 
本断層帯の強震動評価にあたり、個々の断層帯について想定したアスペリティや破壊開始点の位

置は、必ずしも確定的なものではない。震源断層の面積が比較的大きい高山断層帯においては、い

くつかの情報が得られたので、これらの情報も参考にしてアスペリティの位置や破壊開始点を変え

た複数のケースを想定した。また、震源断層の面積が比較的小さい国府断層帯においても、平均的

なずれの速度をもとにアスペリティの位置を設定した。なお、震源断層の面積が比較的小さく、情
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報がほとんど得られなかった猪之鼻断層帯においては、平均的なケースを想定した。より信頼性の

高い強震動予測を行うためには、例えば､深部構造探査等、これらの震源断層パラメータをより正確

に推定するための継続的な調査研究が必要である。 
本報告では、高山断層帯に対して、複数のケースを想定することにより、アスペリティと破壊開

始点の位置が地表の地震動に与える影響について検討した。アスペリティと破壊開始点の位置等、

情報の不足等により現状において確定的に扱えない震源断層パラメータに対しては、このような震

源断層パラメータによる強震動予測結果のばらつきの大きさを把握しておくことが、強震動予測結

果に対する評価・判断を行う上で非常に重要である。強震動予測結果のばらつきについては、今後、

他の震源断層に対する強震動評価においても検討を重ねていきたい。 
また、地下構造に関する情報もまだ十分とは言えず、より精度の高い強震動予測を行うためには、

中小地震観測記録を用いた手法や深部地盤構造探査などにより、今後もさらに地下構造（「深い地

盤構造」、および「浅い地盤構造」）に関する情報を得る必要がある。 
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表２ 地震基盤以深の各層のモデルパラメータ 

 

名称 S 波速度 

(km/s) 

P 波速度 

(km/s) 

密度 

(g/cm3) 

Ｑ 

 

上部地殻 3.46 5.90 2.70 300 

下部地殻 3.80 6.60 2.90 500 

上部 

マントル 

4.10 7.20 3.10 500 
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表３ 「深い地盤構造」に対する地下構造モデルに関する参考文献（つづき）  
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酒井慎一・岩崎貴哉・飯
高 隆・吉井敏剋・山崎
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佐々木嘉三・石川斎・伊
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俊治  

2002 石川県羽咋市付近における邑知潟断
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表４ 三次元地下構造モデルにおける各層の物性値 

Ｐ波速度 Ｓ波速度 密度

km/s km/s g/cm3 金沢～富山地方 飛騨地方

1 2.3 0.75 2.1
堆積岩類(氷見層～音川
層）

堆積岩類､火山岩類

2 3.1 1.2 2.3
堆積岩類(東別所層～黒
瀬谷層上部）

基盤岩類(濃飛流紋岩、
美濃帯）風化帯

3 4.7 2.2 2.5
火山岩類(黒瀬谷層下部
～岩稲層）

基盤岩類(濃飛流紋岩、
美濃帯）

4 5.9 3.46 2.7 基盤岩類
基盤岩類(飛騨帯､飛騨
外縁帯、美濃帯）

速度層
区分

地質

 


