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はじめに 

 

日本周辺の海域では、平成 23 年（2011 年）東北地方太平洋沖地震をはじめとして、過去に津波を伴

う大地震が数多く発生し、甚大な津波被害をもたらしてきた。 

図１、２は過去の主な津波の痕跡高等の記録を日本地図上にプロットしたものである。これにより、

その地域における過去の影響を確認することができる。しかし、過去の記録が不明瞭である、もしくは

残されていないこともあるなど歴史資料には限界もあり、将来の津波の可能性を見誤りやすい。この限

界を補い不確実性も取り入れた考えや方法が現在必要とされている｡ 

なお、図１、２における痕跡高等については、図３における津波の高さ、痕跡高、遡上高を含むこと

に注意が必要である。 

 

 

図１ 1896 年以降の被害を伴った主な津波の痕跡高等の記録（50cm 以上） 

 

期間が 100 年程度と短いため、

この期間に発生していない津

波についての将来の可能性を

見誤りやすい 
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図２ 1895 年以前の主な津波の痕跡高等の記録（50cm 以上） 

 

 

 

 

図３ 検潮所における津波の高さと浸水深、痕跡高、遡上高の関係（気象庁ホームページより） 

  

実際に津波が到達したものの、

記録が不明瞭な場合や残されて

いない場合は図中に示されてい

ないことに注意 
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地震調査委員会では、将来発生する地震について地震発生可能性の長期評価（以下「長期評価」とい

う。）を取りまとめている。今後地震調査委員会では、これらの長期評価に基づいて将来発生する可能

性のある津波を評価する予定である。その際、一般的には将来発生する地震の断層のすべり分布等が確

実には分からない。このため、不確実性を考慮した上で、単純化したパラメータによる多数の特性化波

源断層モデルを設定し、それらに基づいた津波の予測や評価の手法を検討し、「波源断層を特性化した

津波の予測手法（津波レシピ）」（以下「津波レシピ」という。）として取りまとめた。 

津波レシピは、最大クラスの津波のみならず、それよりも津波の高さは低いものの発生頻度は高く被

害をもたらす津波も含め、様々な地震に伴う津波について地震調査委員会が今後行うことになる予測や

評価のための手法であり、どのような考え方でその手法を用いるかを整理したものである。ここで、「予

測」とは想定される地震による沿岸における津波の高さの算出結果を意味し、「評価」とは津波予測に

含まれる計算誤差等の様々な不確実性を考慮した検討結果を意味する。当面は、主にプレート間地震を

対象とするが、今後の検討により、対象を拡大するとともに改訂していくことを前提としている。断層

とそこで将来発生する地震及びそれによってもたらされる津波に関して得られた知見は未だ十分とは

言えないことから、特に現象のばらつきや不確実性の考慮が必要な場合には、その点に十分留意して計

算手法と計算結果を吟味・判断した上で波源断層を設定することが望ましい。 

なお、近年様々な機関により、特に最大クラスの津波に対して断層モデルの設定や津波の計算手法が

示されている（例えば、内閣府，2012；国交省，2012）。 

図４に、津波レシピによる津波予測・評価の流れを示す。以降、この流れに沿って各項目について解

説する。 

 

 

図４ 津波レシピによる津波予測・評価の流れ 
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1. 特性化波源断層モデルの設定 

 

「特性化波源断層モデル」とは、波源断層の特性を主要なパラメータで表した波源断層モデルである。

また、津波レシピでは「波源断層」とは、津波を発生させる地震の断層を意味する。モデルの各パラメ

ータは、波源断層全体の位置・形状や規模等を示す巨視的波源断層特性、及び、主として波源断層のす

べり量分布の不均質性を示す微視的波源断層特性を考慮して設定する。なお、津波レシピでは一辺が海

底面に平行な矩形の要素断層を一つまたは複数組み合わせて特性化波源断層モデルを表現することと

している。 

ここで説明する波源断層特性パラメータの設定方法は、想定した地震によって発生する津波に対して

特性化波源断層モデルを構築するために具体的に示されたものである。特性化波源断層モデルの検討に

あたっては、震源断層を特定した地震の強震動予測手法（「レシピ」）（地震調査委員会，2016）の特性

化震源モデルの考え方を参考とした。 

特に、多くのプレート間地震に代表されるように、海域によっては過去に発生した地震の情報が残さ

れており、特性化波源断層モデルの設定にあたって､それらの情報を活用することができる。また、「3. 特

性化波源断層モデルの妥当性の確認」でも説明するように、過去の津波関連データを用いて、必要に応

じて特性化波源断層モデルの検証を行い、必要があれば波源断層特性パラメータの見直しを行う。この

ような特性化波源断層モデルの見直しの段階では、津波の観測データ等を説明できる波源断層特性パラ

メータが求められることにより、津波レシピを超えた形で検討することもある。この場合、過去の津波

関連データ（地震規模、波源域、津波記録、痕跡高、被害等）の全てが整合性のあるものとはならない

可能性もあり、予測や評価の目的に応じて優先順位をつけてデータを採用することが必要となる。 

なお、原子力安全評価の分野でも同様な検討がされており、広域の津波特性を考慮した特性化波源モ

デルが検討されている（例えば、杉野・他，2014；土木学会，2016）。 
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1.1 巨視的波源断層特性 

 

波源断層モデルの巨視的波源断層特性に関するパラメータとして、 

 

・ 波源断層モデルの位置・形状（長さ、幅、走向、傾斜） 

・ 波源断層モデルの規模（断層面積、地震モーメント） 

・ すべり角 

・ 平均すべり量 

・ 破壊過程 

 

を設定する。 

 

 

(a) 波源断層モデルの位置・形状 

 

波源断層モデルの位置、長さ、幅、走向、傾斜については、想定する地震の断層パラメータが推定さ

れている場合には、その情報を基に設定する。プレート間地震の場合は弾性波探査や震源分布等によっ

て推定されている海洋プレート上面の深さ分布に対応するように波源断層モデルを設定する。 

長期評価により震源域の位置・形状の評価結果が示されている場合には、その評価結果に留意する。 
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(b) 波源断層モデルの規模 

 

波源断層モデルの規模（断層面積、地震モーメント）については、下記のいずれかの方法により設定

する。 

 

方法①：波源断層モデルの位置・形状により波源断層の範囲を明確に設定して、その範囲に相当する

面積を算出し、地震モーメントと断層面積の経験的関係を用いて地震モーメントを推定する。 

方法②：震源断層を予め特定しにくい地震の場合は地震モーメントを設定し、地震モーメントと断層

面積の経験的関係を用いて波源断層の面積を設定する。  

 

また、上記の地震モーメント M0 (N･m)と断層面積 S (m2)の経験的関係式としては、過去の地震のデー

タがある程度得られている場合には、その地域性を考慮した式を用いる。例えば、Kanamori and 

Anderson(1975)と同様に円形破壊面を仮定した(1)式 (Eshelby, 1957)に基づいて対象とする地域で発生す

る地震の平均応力降下量 Δσ (MPa)を推定することにより、地域的な地震モーメント M0 (N･m)と断層面積

S (m2)の関係式を設定する。 

 

M0 = 16/(7・π3/2)・Δσ・S 3/2 ･･･････････････････････････････････(1) 

 

 一方、過去の地震のデータがあまり得られていない場合には、平均的な特性を示す地震モーメント

M0 (N･m)と断層面積 S (m2)の経験的関係式（例えば、佐藤，1989；Yamanaka and Shimazaki, 1990；Murotani 

et al., 2008, 2013）を用いる。 

 ただし、これらの式を利用するにあたっては、経験的関係式が作成された際の基となるデータセット

の地震モーメントや断層面積がどのような値の範囲にあったのかに留意する必要がある。 

 

例えば、Yamanaka and Shimazaki(1990)と同様に日本周辺の太平洋側で発生した主にプレート間地震に

ついて佐藤（1989）が整理した地震モーメント M0 (N･m)と断層面積 S (m2)を用い、更にデータを追加し

た上で(1)式が成り立つよう経験的関係式を設定すると、M0 = 1.77×106・S 3/2（Δσ = 4.3MPa）という結果

が得られる（藤原・他，2015）。また、南海トラフの巨大地震モデル検討会（第二次報告）（内閣府，2012）

では Δσ = 3.0MPa としており、それらの値を参考にすることができる。 

 ただし、地震モーメントと断層面積の経験的関係式は過去の複数の地震についての平均的関係を表す

ものであり、一つ一つの地震はこの関係式の周りにばらついている。このため、経験的関係式を用いて

将来発生する津波の予測を行う場合には予測結果には同様のばらつきが含まれること、更に、経験的関

係式については未だ研究段階であることに留意する必要がある。 

 

(1)式のように地震モーメントが断層面積の 3/2 乗に比例するという経験的関係は、断層の長さと幅の

比や波源断層での平均応力降下量が地震の規模によらず一定であることに対応する。しかし、断層の幅

は地震発生域の上端深さと下端深さによって制約を受けることから、大規模な地震の場合は断層の長さ

と幅の比が一定にならず、地震モーメントと断層面積の経験的関係が異なるものになると考えられる。

実際に、内陸の地殻内地震については、モーメントマグニチュード Mw6.5 程度以上の比較的規模の大き
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な地震の地震モーメントと断層面積の経験的関係は、それよりも小規模な地震のものとは異なることが

知られている（例えば、入倉・三宅，2001；田島・他，2013）。プレート間地震については、断層の幅

が上限に達するような大規模な地震の観測データが限られるため、1950 年以降に世界各地で発生した巨

大地震も含めて地震モーメントが断層面積の 3/2 乗に比例するという関係式によりばらつきの範囲で説

明できるとする研究(Murotani et al., 2013)がある一方、ある規模以上の地震では地震モーメントが断層面

積の 2 乗に比例するという関係式が調和的であるとする研究（田島・他，2013）もあり、複数の解釈が

ある。特に、超巨大地震の波源断層モデルを設定する際には、このような複数の考え方を参照すること

が望ましい。 

 

プレート間地震とプレート内地震では、観測された地震モーメントと断層面積の関係が異なるという

指摘があり（例えば、Iwata and Asano, 2011）、過去の地震のデータを用いて地域性を考慮した式を用い

る場合には、基となるデータセットにどのような地震が用いられているかに留意する必要がある。なお、

観測された地震の地震モーメントや断層面積の推定値は、地震動や津波、測地データ等、解析に用いら

れるデータによって異なる場合があることにも留意する必要がある。 

 

モーメントマグニチュード Mwと地震モーメント M0 (N･m)の関係は、以下の式で表される。 

 

log M0 = 1.5・Mw＋9.1 

 

 

(c) すべり角 

 

プレート間地震の場合、プレート相対運動ベクトルとプレート境界上面の形状からの推定値を用いる

ことを基本とする。長期評価で示されている場合には、それに留意する。 

 

すべり角に関する資料が得られない場合は、プレート間地震の断層のタイプを逆断層として扱い、すべ

り角は 90°とする（地震調査委員会，2016）。 

 

実際の地震の波源断層におけるすべり角は、断層面上の場所によってばらつきがある。 
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(d) 平均すべり量 

 

波源断層全体の平均すべり量 D (m)と地震モーメント M0 (N･m)の関係は、波源断層の面積 S (m2)と剛

性率 μ (N/m2)を用いて、 

D = M0 / (µ・S ) ･････････････････････････････････････････････(2) 

で表される。剛性率は、波源断層が分布する領域の媒質の標準的な値とし、地震発生層の密度 ρ (kg/m3)、

S 波速度 β (m/s)を用いて、 

μ = ρ・β 2 ･･･････････････････････････････････････････････････(3) 

により算出する。 

 

日本周辺海域の媒質の剛性率の標準値については、例えば土木学会（2016）を参考にすることができ

る。全国１次地下構造モデル（暫定版）（地震調査委員会，2012）の物性値に基づく日本周辺のプレー

ト境界周辺の媒質の剛性率は、表１のとおりである。 

 

表１ 日本周辺のプレート境界周辺の媒質の剛性率 

深さ（土木学会，2016 の

分類を参考） 

全国１次地下構造モデル 

（暫定版）の物性値 
剛性率 

断層面全体が深さ 20km

以浅に存在する場合 

上部地殻の物性値 

β = 3.4 km/s 

ρ = 2.7 g/cm3 

⇒ μ = 3.12×1010 N/m2 

下部地殻の物性値 

β = 3.8 km/s 

ρ = 2.8 g/cm3 

⇒ μ = 4.04×1010 N/m2 

この中間的値とする。 

3.5×1010 N/m2 

断層面全体が深さ 20km

以深に存在する場合 

マントルの物性値 

β = 4.5 km/s 

ρ = 3.2 g/cm3 

⇒ μ = 6.48×1010 N/m2 

6.5×1010 N/m2 

断層面全体が深さ 20km

以浅と以深にまたがって

存在する場合 

上記の中間的な値とする。 

5.0×1010 N/m2 

 

超巨大地震について、平均すべり量が 10ｍ程度を大きく超えるような事例は見られない。超巨大地震

の平均すべり量については研究段階である。 
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多数のプレート間地震の解析に基づきプレート境界付近の剛性率を推定した研究によって、深さとと

もに剛性率が大きくなることが示されている(Bilek and Lay, 1999)。プレート境界の浅部が波源断層に含

まれる場合には、剛性率が小さいことにより地震の規模と比較して大きなすべりが生じ得ることに留意

することが望ましい。また、海溝軸付近に未固結の堆積物が存在する場合には、その堆積物の変形も津

波を大きくする原因となる（例えば、Fukao, 1979）。地震動の大きさの割に大きな津波を発生させる地

震のことを一般的に津波地震と呼ぶが、津波地震についてはその原因が様々考えられており、現時点で

は研究段階にある。 

 

津波地震について、波源断層の位置・形状についての情報に加え、地震規模の情報として津波マグニ

チュード Mtがある場合には、1.1 (b)及び(d)を省略し、津波予測計算による津波の高さ等から求められる

津波マグニチュード Mtがその情報に合うように平均すべり量を調整することもできる。 

 

 

(e) 破壊過程 

 

地震の破壊過程には多様性があるが、波源断層の特性を主要なパラメータで表す特性化波源断層モデ

ルでは、波源断層全体のすべりが同時かつ瞬時に生じると仮定することを基本とする。ただし、破壊伝

播速度の設定の違いが津波予測計算に与える影響に留意する必要がある。 

 

破壊伝播速度は、一般に津波の伝播速度に比べて速いため、波源断層全体のすべりが同時に生じると

仮定して計算する。例えば、2003 年十勝沖地震や 2014 年イキケ地震について、破壊伝播速度の違いが

津波波形に与える影響は小さいことが最近の研究により示されている(Tsushima et al., 2012; Gusman et al., 

2015)。一方、長大な波源断層や沿岸付近の波源断層で発生する津波を詳細に計算する場合等においては、

破壊伝播速度の違いが津波波形に与える影響を無視できない。有限な破壊伝播速度を考慮する場合には、

破壊伝播速度を無限大とした場合に比べて、基本的には津波の到達時間が遅くなり、最大波高は破壊の

伝播方向で大きく、反対側では小さくなる（例えば、河田・他，2006；Suppasri et al., 2011）。有限の破

壊伝播速度を考慮する手法については、今後の課題である。 

 

地震に伴う津波のエネルギー伝播には指向性があり、一般に、波源断層の短軸方向に大きなエネルギ

ーが伝わり、長軸に伝わるエネルギーは小さい(Kajiura, 1970; Ben-Menahem and Rosenman, 1972)。破壊伝

播の影響を考慮する場合には、津波のエネルギー伝播の指向性に留意し、大きなエネルギーが伝わる方

向ではその影響を考慮する必要がある。 

 

すべりが瞬時に生じるとした場合、ライズタイム（断層面のある場所ですべりが継続する時間）は 0

秒となる。  
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1.2 微視的波源断層特性 

 

波源断層モデルの微視的波源断層特性に関するパラメータとして、 

 

・大すべり域の位置・個数 

・大すべり域のすべり量と面積 

 

を設定する。大すべり域は不均質なすべり量分布が津波の発生に与える影響を考慮するために設定する

もので、背景領域に比べてすべり量の大きな領域として設定する。ここでは、最も単純な場合として、

大すべり域、背景領域のすべり量がそれぞれ一様な 2 段階のすべり量分布を基本とする。 

 また、断層破壊が海溝軸付近まで到達する場合には、海溝軸付近で非常に大きなすべりが生じて巨大

な津波を発生させることがある（例えば、Satake et al., 2013）。このようなすべりが津波の発生に与える

影響を考慮する場合には、海溝軸に沿って設定した大すべり域の中に更にすべり量の大きな超大すべり

域を設定する。この場合、上記のパラメータに加え、 

 

・超大すべり域の位置・個数 

・超大すべり域のすべり量と面積 

 

を設定する。ここでは、最も単純な場合として、超大すべり域、大すべり域、背景領域のすべり量がそ

れぞれ一様な 3 段階のすべり量分布を基本とする。 

 なお、内閣府（2012）では、政府の防災対策を検討する際に想定する最大クラスの津波における大す

べり域、超大すべり域の考え方が整理されている。 
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(a) 大すべり域の位置・個数 

 

将来発生する地震のすべり量分布の多様性を表現できるように、大すべり域の位置が異なる複数の特

性化波源断層モデル設定することを基本とする。 

 

大すべり域は特性化波源断層モデルの領域に沿う形状とし、1 領域設定することを基本とする。ただ

し、長期評価で想定しているセグメントのうち、複数を同時に破壊するような超巨大地震を対象とする

ような場合は、大すべり域を複数設定しても良い。 

 

例えば、大すべり域を波源断層の走向方向に大すべり域の長さの約半分ずつ重複するように、また傾

斜方向には深部、中部、浅部の 3 パターン、設定する（図５のとおり、ただし、走向方向に n パターン

設定する場合は、全部で n×3 パターン）。なお、各モデルの発生蓋然性の違いを考慮した評価手法につ

いては今後の検討課題である。 

 
図５ 大すべり域の設定例 

（橙色が大すべり域、黄色が背景領域を表す） 

 

比較的規模の小さな地震について、大すべり域の位置をずらしても津波予測計算結果が大きく変わら

ない場合には、大すべり域の位置の違いによる予測計算結果の違いを確認したうえで、大すべり域を異

なる位置に設定した複数の特性化波源断層モデルを一つの特性化波源断層モデルで代表させることが

できる。 

  

波源断層が浅く、その直上付近に陸地がある場合には、大すべり域の位置の違いが津波予測計算結果

に大きく影響することがある。このような場所の津波を詳細に評価する際には、大すべり域の位置の多

様性が対象とする評価地点に与える影響を考慮できるよう、大すべり域の位置の設定条件について個別

に検討する必要がある。 
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地震発生時に大すべり域となる領域では断層面のカップリング率が周辺よりも高いと考えられるこ

とから、地殻変動データに基づいてすべり欠損の分布を推定できれば、すべり欠損の大きな箇所が大す

べり域の位置になると想定することができる。例えば、地殻変動観測データの解析に基づく近年の研究

により、大地震が発生する前にすべり欠損が大きかった領域が大地震の震源域となって大きくすべった

ことが報告されている（Hashimoto et al., 2009；西村，2012）。また、プレート間地震の場合、負の重力

異常域とプレート間地震の震源域における大すべり域の位置とに対応関係が見られることが指摘され

ている（例えば、Wells et al., 2003; Sugiyama, 2004; Song and Simons, 2003）ことから、重力異常のデータ

を参考にすることもできる。 

 

陸上の地殻変動データから沖合のすべり欠損の分布を推定する際には、解が不安定になることを避け

るために海溝軸付近ですべり欠損を 0 とする拘束条件を用いることがあるので、データを利用する際に

は注意が必要である。 
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(b) 大すべり域のすべり量と面積 

 

 大すべり域のすべり量 DL (m)を波源断層全体の平均すべり量 D (m)の ξL倍として表し、過去の巨大地

震についての観測事例に基づく解析結果によるすべり量別の面積比率を基にして、ξLの値を設定する。 

DL = ξL・D ･････････････････････････････････････････････････(4) 

 

続いて、大すべり域の面積 SL (m2)を波源断層の面積 S (m2)の rL倍として表し、同じく過去の巨大地震

についての観測事例に基づく解析結果によるすべり量別の面積比率を基にして、rLの値を設定する。 

SL = rL・S ･･････････････････････････････････････････････････(5) 

 

ここで、背景領域の面積を SB (m2)とすると、次式により求められる。 

SB = S − SL ･････････････････････････････････････････････････(6) 

 

背景領域のすべり量 DB (m)は、波源断層全体の地震モーメント M0 (N･m)から大すべり域の地震モー

メント M0L (N･m)を除いて得られた背景領域の地震モーメント M0B (N･m)と背景領域の面積 SB (m2)から､

以下の式により算出される。剛性率 μ (N/m2)は 1.1 (c)の(3)式で求められた値を用いる。 

M0L = µ・DL・SL ････････････････････････････････････････････(7) 

M0B = M0 − M0L ･････････････････････････････････････････････(8) 

DB = M0B / (µ・SB) ･･･････････････････････････････････････････(9) 

 

(9)式に(2)式及び(4)〜(8)式を代入することにより、背景領域のすべり量 DB (m)と波源断層全体の平

均すべり量 D (m)の関係として、以下の式が得られる。 

DB = (1 − ξL・rL) D / (1 − rL) ･･･････････････････････････････････(10) 
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過去の巨大地震の津波インバージョン解析結果から、規格化された各要素断層のすべり量を大きい順

に並べ、ある割合のすべり量以上の要素断層が断層全体に占める面積比率（累加面積比率）を図６に表

す。特性化波源断層モデルのすべり量は階段状の関数で表されることとなるが、解析結果に近似するよ

う各パラメータを設定することが望ましい。 

例えば図６では、ξL = 2、rL = 0.3 とすることで概ね近似されている。これにより、大すべり域は、す

べり量が波源断層全体の平均すべり量の 2 倍、面積が波源断層全体の 30％と設定することができる。 

なお、震源断層を特定した地震の強震動予測手法（「レシピ」）（地震調査委員会，2016）においても、

アスペリティ全体の平均すべり量を震源断層全体の平均すべり量の 2 倍としている。 

 

図６ 巨大地震における規格化したすべり量比率と累加積分比率の分布 

図中の黒太線は特性化波源断層モデルのパラメータを表す。 

凡例の地震の規模は気象庁による M 及び採用した解析結果による Mwを表す。 

 

  

大すべり域 

背景領域 
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(c) 超大すべり域の位置・個数 

 

超大すべり域は、海溝軸付近の非常に大きなすべりを考慮するためのものであり、傾斜方向に大すべ

り域の上端に接するように、一つの大すべり域の内部に 1 領域設定することができる。 

 

超大すべり域は大すべり域に沿う形状とすることを基本とする。 

 

多様なすべり量分布を考慮するため、例えば、超大すべり域が走向方向に超大すべり域の長さの約半

分ずつ重複するように、大すべり域及び超大すべり域を設定する（図７のとおり）。 

 

 

図７ 超大すべり域の設定例 

（赤色が超大すべり域、橙色が大すべり域、黄色が背景領域を表す） 
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(d) 超大すべり域のすべり量と面積 

 

超大すべり域のすべり量 DS (m)を波源断層全体の平均すべり量 D (m)の ξS倍、大すべり域のすべり量

DL’ (m)を波源断層全体の平均すべり量 D (m)の ξL’倍として表し、過去の超巨大地震についての観測事例

に基づく解析結果によるすべり量別の面積比率を基にして、ξSと ξL’の値を設定する。 

DS = ξS・D ････････････････････････････････････････････････(11) 

DL’ = ξL’・D ･･･････････････････････････････････････････････(12) 

 

続いて、超大すべり域の面積 SS (m2)を波源断層の面積 S (m2)の rS倍、大すべり域の面積 SL’ (m
2)を波

源断層の面積 S (m2)の rL’倍として表し、同じく過去の超巨大地震についての観測事例に基づく解析結果

によるすべり量別の面積比率を基にして、rSと rL’の値を設定する。 

SS = rS・S ･････････････････････････････････････････････････(13) 

SL’ = rL’・S ････････････････････････････････････････････････(14) 

 

ここで、背景領域の面積を SB’ (m2)とすると、次式により求められる。 

SB’ = S − SS − SL’ ･･･････････････････････････････････････････(15) 

 

背景領域のすべり量 DB’ (m)は、波源断層全体の地震モーメント M0 (N･m)から超大すべり域の地震モ

ーメント M0S (N･m)と大すべり域の地震モーメント M0L’ (N･m)を除いて得られた背景領域の地震モーメ

ント M0B’ (N･m)と背景領域の面積 SB’ (m2)から､以下の式により算出される。剛性率 μ (N/m2) は 1.1 (c)の

(3)式で求められた値を用いる。 

M0S = µ・DS・SS ･･････････････････････････････････････････････(16) 

M0L’ = µ・DL’・SL’ ･････････････････････････････････････････ (17) 

M0B’ = M0 − M0S − M0L’ ･･････････････････････････････････････ (18) 

DB’ = M0B’ / (µ・SB’)  ････････････････････････････････････････(19) 

 

(19)式に(2)式及び(11)〜(18)式を代入することにより、背景領域のすべり量 DB’ (m)と波源断層全体

の平均すべり量 D (m)の関係として、以下の式が得られる。 

DB’ = (1 − ξS・rS − ξL’・rL’) D / (1 − rS − rL’) ･････････････････････(20) 
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過去の超巨大地震の津波インバージョン解析結果から、規格化された各要素断層のすべり量を大きい

順に並べ、ある割合のすべり量以上の要素断層が断層全体に占める面積比率（累加面積比率）を図８に

表す。特性化波源断層モデルのすべり量は階段状の関数で表されることとなるが、解析結果に近似する

よう各パラメータを設定することが望ましい。 

例えば図８では、ξS = 4、rS = 0.1、ξL’ = 2、rL’ = 0.2 とすることで概ね近似されている。これにより、

超大すべり域は、すべり量が波源断層全体の平均すべり量の 4 倍、面積が波源断層全体の 10％、大すべ

り域は、すべり量が波源断層全体の平均すべり量の 2 倍、面積が波源断層全体の 20％（超大すべり域を

合わせると波源断層全体の 30%）と設定することができる。 

 

図８ 超巨大地震における規格化したすべり量比率と累加積分比率の分布 

図中の黒太線は特性化波源断層モデルのパラメータを表す。 

凡例の地震の規模は気象庁による M 及び採用した解析結果による Mwを表す。 

超大すべり域 

大すべり域 

背景領域 



 

18 
 

2. 津波予測計算及び津波予測の不確実性 

 

この章では津波予測の計算手法及び不確実性について説明する｡まず手法として、海域・陸域の地形

モデルを作成し、「1. 特性化波源断層モデルの設定」で設定した波源断層モデルに基づいて地殻変動・

初期水位分布を計算した後、津波の伝播・遡上計算を行い、沿岸における津波の高さを予測する。数値

計算に基づく津波予測計算結果には計算誤差等の不確実性が含まれており、この要因についても説明す

る。 

 

 

2.1 津波の予測計算 

 

(a) 計算領域及び計算格子間隔 

 

 津波予測計算の計算領域及び計算格子間隔は、波源域の大きさ、海底・海岸地形の特徴等を考慮して、

屈折、反射、遡上等の津波の挙動を精度良く計算できるように設定する。 

  

津波の計算格子間隔は、津波の 1 波長の 1/20 以下とすることが望ましいとされている（長谷川・他, 

1987）。津波は水深が浅くなるにつれ波長が短くなるため、津波の波長及び地形の状況に応じて異なる

計算格子間隔の領域を接続して同時に計算する方法（ネスティング）を用いることが望ましい。ネステ

ィングする場合、小領域で発生した短波長成分が大領域に伝播せずに小領域内部に閉じ込められてしま

うことがあるため、計算格子間隔を 1/3 あるいは 1/2 等の割合で小さくしていく方法が用いられる。 

 

計算格子間隔は、必要とする計算精度により適切に設定する必要があるが、付録では全国における津

波の高さを概観することを目的とするため、外洋から 1350m、450m、150m、50m となるよう設定した。 

 

陸上遡上の計算を行う場合、陸域の計算格子間隔は10m程度より小さく設定する必要がある(例えば、

国土交通省，2012)。ただし、陸域の計算格子間隔の違いによって沿岸での水位、特に最大水位に大きな

違いは見られない（村嶋・他，2006）。 
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(b) 海域・陸域の地形データの作成 

 

 海域・陸域の地形データは、津波の伝播・遡上の計算結果に大きな影響を与えるので、最新の測量・

調査に基づき、適切に作成する。陸域地形データについては、航空レーザー測量等で取得された精度の

高い標高データから作成することを基本とする。 

 

 一般に、陸域の標高は東京湾平均海面（T.P.：Tokyo Peil）を基準面とし、海域の海面高さ（潮位）は

検潮所毎に設定される潮位観測基準面（D.L.：Datum Line）を基準面としている。津波予測計算は海域

と陸域を一体として行う必要があるので、使用する海域・陸域地形データは原則として東京湾平均海面

（T.P.）を基準面とする。 

 

沿岸の構造物等については、必要に応じて表現することを基本とする。 
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(c) 地殻変動・初期水位分布 

 

初期水位分布の推定にあたっては、波源断層モデルによって計算される海底の地殻変動量の鉛直変位

（隆起・沈降）に、地殻変動量の水平変位からの鉛直方向への寄与を考慮することを基本とする。 

 

波源断層モデルによって半無限弾性体の表面に生じる地殻変動量を求めるには、Sato(1971)、Sato and 

Matsu'ura(1973)、Yamashita and Sato(1974)、Mansinha and Smylie(1971)等の方法があり、一般には Okada 

(1985, 1992)のプログラムが広く用いられている。これらの方法ではいずれもすべり量が一様で、一辺が

地表面に平行な矩形断層に対応した理論式を用いている。プレート境界面の複雑な形状や、すべり量が

場所によって変化する、より現実的な波源断層モデルに対応する地殻変動の計算には、通常、海洋プレ

ート上面の深さ分布にできるだけ一致するように敷き詰めた小さい矩形や三角形(Thomas, 1993; Meade, 

2007)の要素断層に波源断層を分割して、要素断層毎にすべり量を設定して個々の計算結果を足し合わせ

るという手法が用いられている。しかし、海洋プレート上面の形状が急変する場所や、設定したすべり

量が大きく変わる境界では、矩形断層の重ね合わせで得られる海底面の地殻変動が要素断層の置き方等

に大きく依存し、場合によっては実際の断層運動をうまくモデル化できず、非現実的な地殻変動が得ら

れる場合もあることに留意する必要がある。 

 

地殻変動量の水平変位からの鉛直方向への寄与を
y

H
u

x

H
uu yxh 







 と考えれば、初期水位は hz uu 

と表現される(Tanioka and Satake, 1996)。ここで、ux、uyは海底の水平方向（x 軸方向と y 軸方向）の変

位、uzは海底の鉛直方向の変位、H は水深である。 

 

地殻変動量の空間変動波長が津波伝播の波長と比較して有意に短くなる場合には、Kajiura(1963)によ

る水理フィルタを地殻変動量に施したうえで初期水位とすることが望ましい。 
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(d) 潮位基準 

 

潮位基準は東京湾平均海面（T.P.）とすることを基本とする。 

 

潮位基準をその地点における平均海面（M.S.L.：Mean Sea Level）等とすることもできる。津波予測計

算結果の用途に応じて適切に潮位条件を設定することが望ましい。 

 

津波浸水想定を設定するための津波浸水シミュレーションにおける潮位は、朔望平均満潮位

（H.W.L.：High Water Level）とすることを基本とする（国土交通省，2012）こととされている。 
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(e) 津波の伝播・遡上の予測計算手法 

 

 津波の伝播・遡上の予測計算手法は、海底での摩擦及び移流を考慮した非線形長波理論（浅水理論）

によることを基本とする。ただし、水深の大きい海域においては線形長波理論を適用することもできる。 

 

 ほとんどの津波は、水平方向に数十～数百 km の空間的広がりをもつような水深数 km 以浅の海底領

域が鉛直方向に数～数十 m の変位を伴う地殻変動が生じることにより発生するため、鉛直方向よりも水

平方向のスケールが十分大きい波であるといえる。そのため、津波の現象の多くの部分は、長波近似に

よる理論方程式で記述することができる。 

 長波理論は、質量保存則（連続の式）と運動量保存則（オイラーの運動の式）を基礎式として導かれ

る。このうち、浅海域において無視できなくなる移流による非線形効果及び海底での摩擦を考慮した非

線形長波理論（浅水理論）について、鉛直方向に海底から水面まで積分して求められる積分モデルの理

論方程式は以下のとおりである。 

 

（連続の式） 

 

 

（運動の式） 

 

 

 

 運動の式中、第 1 項を局所項、第 2、3 項を移流項、第 4 項を圧力項、第 5 項を摩擦項と呼ぶ。摩擦

項の表現としては、以下に示すマニング則をもとにした定常流の抵抗項を用いるのが一般的である。 

 

 

 

ここで、η (m)は波高、D (m)は水深 h (m)と η (m)の和で与えられる全水深、g (m/s2)は重力加速度、ρ 

(kg/m3)は密度、τx (N/m2)、τy (N/m2)はそれぞれ x 軸、y 軸方向の海底摩擦力、M (m2/s)、N (m2/s)はそれぞ

れ x 軸、y 軸方向の線流量を表し、x 軸、y 軸方向の断面平均流速をそれぞれ𝑢ത (m/s)、𝑣̅ (m/s)とすると𝑀 ൌ

𝐷𝑢ത、𝑁 ൌ 𝐷𝑣̅で与えられる。また、n (m－1/3・s)はマニングの粗度係数である。 

座標系と各パラメータの関係は図９のとおりである。 
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（津波の進行方向） 

 

 図９ 理論方程式の座標系と各パラメータ 

 

 水深が概ね 50m よりも深い海域では、運動の式の移流項や摩擦項の影響が小さくなるため、これらの

項を省略した線形長波理論を適用することができる。図 10 のとおり、1 次元伝播計算による浅水理論の

運動の式の各項の比較を行った数値実験の結果（今村・他，1986）によると、水深 50m 以深では運動に

関与するのは局所項及び圧力項だけであると言っても良いが、水深 50m 以浅では移流項の大きさは局所

項の最大値の 5％以上となり、陸上遡上時では 50％程度になることが分かる。 

 

図 10 浅水理論の運動の式の各項の大きさの比較（今村・他，1986）。 

縦軸は各項の最大値が局所項の最大値で規格化され、横軸の格子番号 20 番が汀線に相当する。 

 

なお、深海域を長距離伝播する津波や近地津波でも遠浅な浅海域を伝播する津波について詳細な予測

計算を行う場合には、津波の分散性を考慮するため、分散波理論を用いる必要がある（岩瀬・他，2002；

鴨原・藤間，2007）。 
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(f) 境界条件 

海側（沖側）境界は完全無反射で透過することとし、陸側境界は陸上遡上を考慮することを基本とす

る。 

 

陸上遡上の計算においては、計算過程で時刻ステップ毎に各計算格子に水があるか否か判断し、隣接す

る計算格子の水位との関係も考慮して流量を設定する必要があり、岩崎・真野（1979）や小谷・他（1998）

の手法がよく用いられている。 

 

 

(g) 粗度係数 

  

海域及び陸域の抵抗は、粗度係数を用いて考慮することを基本とする。 

 

海域での粗度係数は、n = 0.025 m－1/3・s 程度の値を用いることが多い。また、陸域の粗度係数の与え

方としては、水理模型実験の結果から直接推定した粗度係数（福岡・他，1994；Goto and Shuto, 1983）

や家屋の面積占有率・家屋幅等のパラメータから粗度係数を合理的に求める手法（油屋・今村，2002）、

地域ごとに等価粗度を一様に与える方法（相田，1977）、土地利用ごとに数段階に粗度を与える方法（小

谷・他，1998）が提案されており、津波の詳細な陸上遡上の計算を行うための陸域の粗度係数の設定に

は、これらを参考にすることができる。 

 ただし、急変不定流である陸上遡上に対するマニング則の適用には課題もあり、遡上する津波の先端

部の抵抗則に関しては研究段階である。 
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(h) 計算時間長及び計算時間間隔 

 

 津波予測計算の計算時間長は、津波や海域・陸域の地形等を考慮して、最大の津波の高さが得られる

ように設定する必要がある。津波予測計算の計算時間間隔は、計算の安定性を考慮して適切に設定する。 

 

津波は第一波が最大とは限らず、第二波以降に最大となることもしばしば発生する。したがって、最

大高さが得られるように、十分な計算時間長を設定することが望ましい。 

計算時間間隔は、計算格子間隔に対する計算の安定性等を考慮して、以下の条件（C.F.L.条件 : 

Courant-Friedrichs-Lewy Condition）を満たすように設定する。 

max2
≤

gh

xΔ
tΔ  

ここで、Δt (s)は計算時間間隔、Δx (m)は計算格子間隔、hmax (m)は最大水深、g (m/s2)は重力加速度であ

る。ただし、実際に計算を行う場合には、数値誤差や現象の非線形性が介在するため、計算時間間隔を

上記の C.F.L.条件に比べて余裕をもって小さく設定する必要がある。 
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2.2 津波予測の不確実性 

 

津波予測の不確実性には、特性化波源断層モデルを設定する段階で、 

・想定する地震の位置や規模 

・波源断層におけるすべり量の空間的な分布 

について十分な情報が得られないこと等、波源断層に関して事前に得られる情報の不確実性が含まれる。 

また、個別の特性化波源断層モデルを設定した場合に得られる津波予測計算結果には、 

・波源断層モデルを単純化し、有限個数のパラメータで表現することによる誤差 

・数値計算上の誤差（自然現象をある近似に基づき導いた支配方程式で記述したことによる誤差、支

配方程式を離散化したことによる誤差、境界条件を近似したことによる誤差） 

・海域・陸域地形データに含まれる誤差 

等による不確実性が含まれる。 

 

 想定する地震の位置や規模について十分な情報が得られない場合、異なる位置、異なる規模に設定し

た複数の特性化波源断層モデルを設定し、これらに対して津波予測計算を行い、不確実性を考慮した津

波評価を行うことが望ましい。また、波源断層におけるすべり量の空間的な分布について十分な情報が

得られない場合には、1.2 (a)及び(c)で定義したように大すべり域や超大すべり域を異なる位置に設定し

た複数の特性化波源断層モデルを設定し、これらに対して津波予測計算を行い、不確実性を考慮した津

波評価を行うことが望ましい。 
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3. 特性化波源断層モデルの妥当性の確認 

 

津波評価の対象となるようなプレート間地震は、数十年から百数十年程度と発生間隔が短いために、

最新活動における津波の被害情報や観測情報が残されている場合が多い。したがって、その情報と本手法

に基づく津波予測結果を比較することにより、特性化波源断層モデルの妥当性の確認及び波源断層特性

等の見直しが可能となる場合がある。比較の項目としては、津波痕跡高を用いた推定値が挙げられる。 

 

特性化波源断層モデルの妥当性については、既往地震による津波の痕跡高と、その地震に対応する特

性化波源断層モデルによる津波予測計算結果の比較により確認することができ、痕跡高の空間的な特徴

が予測計算結果によりある程度説明できることをもって妥当とする。 

 

一つの特性化波源断層モデルによる津波予測計算結果で一部の地域の痕跡高の空間的な特徴を説明

できなくとも、大すべり域や超大すべり域を異なる位置に設定した複数の特性化波源断層モデルに基づ

く津波予測計算結果の集合によって痕跡高の空間的な特徴をより説明できることをもって妥当とする。 

 

また、既往地震の位置や規模について十分な情報が得られない場合には、異なる位置、異なる規模に

設定した複数の特性化波源断層モデルに基づく津波予測計算結果の集合によって痕跡高の空間的な特

徴をある程度説明できることをもって妥当とする。 

 

痕跡高の記録と津波予測計算結果を比較する場合、津波が陸上を遡上し局所的な地形の影響を受けた

ことによりその痕跡高が周辺に比べて飛び抜けて大きな値となる場合があることや、データによっては

痕跡高が観測時の潮位条件の影響を受けていることに留意する必要がある。 
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付録 波源断層を特性化した津波の予測手法（津波レシピ）の検証 

 

ここでは、観測記録が多数得られている平成 23 年（2011 年）年東北地方太平洋沖地震（M9.0）（以下

「東北地方太平洋沖地震」という。）に伴う津波について、その観測記録（津波痕跡高）と「波源断層

を特性化した津波の予測手法」（以下「津波レシピ」という。）に基づいて算出した津波予測計算結果を

比較し、特性化波源断層モデルの妥当性を確認することで、津波レシピの検証とする。 

なお、パラメータは主に、「三陸沖から房総沖にかけての地震活動の長期評価(第二版)について」（地

震調査委員会，2011）（以下「長期評価」という。）を基に設定している。 

 

波源断層モデルは、長期評価において東北地方太平洋沖地震型の地震の震源域として評価されている

三陸沖中部から茨城県沖にかけての領域（海溝寄りの領域を含む）の全域として設定した。更に、大す

べり域及び超大すべり域を考慮し、東北地方太平洋沖地震による津波痕跡高を最も説明できるモデルと

して、大すべり域及び超大すべり域を波源断層の北端に設定するモデルを対象に検証する。 

特性化波源断層モデルのイメージ図とパラメータについて図１及び表１、２に示す。 

 

 

 

 

 

 

 

図１ 特性化波源断層モデル 

（赤色が超大すべり域、橙色が大すべり域、黄色が背景領域を表す） 

 

表１ 津波レシピに基づき設定した         表２ 津波レシピに基づき設定した 

巨視的波源断層特性のパラメータ          微視的波源断層特性のパラメータ 

 

  

 

 

 

 

 

 

ここで、津波レシピに基づいた津波予測計算結果は津波痕跡高よりも比較的高い結果となった。これ

は、日本周辺の太平洋側で発生した地震の地震モーメントと断層面積から得られた経験的関係式（藤

原・他，2015）を用いた場合、表 1 のとおり Mw9.1 となったためである。そこで、実際に発生した東北

地方太平洋沖地震の M9.0 に合わせるよう平均応力降下量を調整して Mw9.0 とし、表３、４のとおりパ

ラメータを設定し直し津波予測計算を再度行った。 

項目 設定値 

断層面積 S (km2) 1.05×105 

地震モーメント M0 (Nm) 6.1×1022 

モーメントマグニチュード Mw 9.1 

平均応力降下量 Δσ (MPa)  4.3 

剛性率μ (N/m2) 5.0×1010 

平均すべり量 D (m) 11.5 

項目 設定値 

超大すべり域の平均すべり量DS (m) 46.0 

超大すべり域の面積 SS (km2) 1.05×104 

大すべり域の平均すべり量 DL (m) 23.0  

大すべり域の面積 SL (km2) 2.11×104 

背景領域の平均すべり量 DB (m) 3.3 

背景領域の面積 SB (km2) 7.38×104 
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表３ Mw9.0 となるよう調整した          表４ Mw9.0 となるよう調整した 

巨視的波源断層特性のパラメータ          微視的波源断層特性のパラメータ 

 

 

 

 

 

 

 

 

津波痕跡高は、東北地方太平洋沖地震津波合同調査グループ（http://www.coastal.jp/ttjt/ 、2012 年 10 月

3 日）によるデータを基とし、以下の条件に合致するものを抽出した（是永・他，2013）。 

・東北地方太平洋沖地震津波合同調査グループの定義で痕跡信頼度A  

・痕跡高50cm以上かつ沿岸遡上距離100m以内 

・50m計算格子で表現不可能な構造物が近傍にある場合、沿岸の計算格子と痕跡点が50m以内 

青森県から千葉県にかけて抽出した痕跡高（●）と、痕跡高の地点から最も距離の近い沿岸の計算格

子における計算高（◆）の比較は図２のとおりである。Mw9.0のモデルによる計算高は痕跡高を概ね説

明できている。この結果より、特性化波源断層モデルの妥当性を確認することができる。 

ただし、特に福島県については計算高により痕跡高を十分に説明できておらず、特性化波源断層モデ

ルの限界であると言える。特性化波源断層モデルを利用する際にはこのことに留意する必要がある。 

  
図２ 特性化波源断層モデルによる計算高と痕跡高の比較 

（左図の計算高は Mw9.1 のモデル、右図の計算高は Mw9.0 のモデルによる） 

項目 設定値 

超大すべり域の平均すべり量DS (m) 32.0 

超大すべり域の面積 SS (km2) 1.05×104 

大すべり域の平均すべり量 DL (m) 16.0 

大すべり域の面積 SL (km2) 2.11×104 

背景領域の平均すべり量 DB (m) 2.3 

背景領域の面積 SB (km2) 7.38×104 

項目 設定値 

断層面積 S (km2) 1.05×105 

地震モーメント M0 (Nm) 4.2×1022 

モーメントマグニチュード Mw 9.0 

平均応力降下量 Δσ (MPa)  3.0 

剛性率μ (N/m2) 5.0×1010 

平均すべり量 D (m) 8.0 
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特性化波源断層モデルの見直し 

付図１ プレート間地震（大すべり域を設定）の波源断層特性パラメータの設定の流れ 
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波源断層形状 

付図２ プレート間地震（大すべり域と超大すべり域を設定）の波源断層特性パラメータの設定の流れ 
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