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シナリオ地震の強震動予測
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Abstract

Weproposearecipetopredictstronggroundmotions丘omscenarioearthquakeswhichare

causedbyactivefaults・Fromrecentdevelopmentsinwavefbrminversionanalysisfbr

estimatingruptureprocessesdurmglargeearthquakes,wehaveunderstoodthatstrong

groundmotionisrelevanttoshpheterogeneityratherthantotalmomentonthefaultplane.

ThesourcemodelisCharacterizedbythreekindsofparameters,whiChwecall:outerfault

parameters,innerfaultparameters,andextraparameters.Theouterfaultparametersare
，

parameterscharacterizingtheentiresourceareasuChastotalfaultlength,faultwidth,and
seismicmoment.Thetotalfaultlength(L)isrelatedtothegroupingofactivefaults,j.e.the

sumoftinefaultsegments.Thefaultwidill(W)isrelatedtofhethickness倣地eSeismogenic
zones.ThetotalfaultareaS(=LW)fbllowstheselfLsimilarscalingrelationwiththeseismic

moment(M｡)fbrmoderate-sizecrustalearthquakesanddepartshfomtheself.similarmodel

fbrVerylargecrustalearthquakes.Thelocationsofthefbultsegmentsareestimatedhomthe

geologicalandgeomorphO1ogicalsurveysoftheactivefaultsand/orthemonitoringofseismic

activity6meinnerfaultparametersareparameterscharacterizmgfaultheterogeneityinside

thefaultarea.AsperitiesaredehnedasregionsthateXhib辻largesliprelativetotheaverage

sliponthefaultarea.Therelationshipbetweencombinedareaofasperitiesandseismic
momentM｡satishestheselfsimilarscalingrelation.Them江nberofasperitiesisrelatedto

segmenfationofactivefaUlts.Therakeanglesofslipsontheasperitiesshouldbeestimated
fiFomthegeologicalsurveyand/orgeodeticmeasurements.TheextrafaUltparametersare

relatedtothepropagationpatternofrupturewithmthesourcearea_Rupturenucleationand

termiTTgｶionarerelatedtothegeometricalpatternsoftheactive-faultsegments.Therecipe

proposedhereistoconstructtheprocedurefbrCharacterizingiiloseinner,outer,andextra

parametersfbrscenariOearthquakes.Then,wehaveconfirmedthatthescalingrelationsfbr

theinnerfaultparametersaswellastheouterfaultparametersarevalidfbrcharacterizing

earthquakesourcesandcalculatinggroundmotionsfifomrecentlargeearthquakes,suchas

thel995Kobe(Japan)earthquake,thel999Kocaeli(nﾕrkey)earthquake,andthel999Chi-
Chi(Taiwan)earthquake_Wehavealsoexaminedtherecipebrestimatingstrongground

motionduringthel948FUkui(Japan)earthquake.Thesimulatedgroundmotionsclearly|

explainthedamagedistributionintheFukuibasin.
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1．はじめに

日本の大都市の多くは地震危険度の高い活断層

に囲まれている。将来大地震が発生したとき，ど

のような強い揺れが都市を襲うことになるかがわ

からなければ地震災害の軽減対策を進めることは

できない。その意味で，強震動予測は地震に強い

都市づくりのキーとなるものである。

従来の強震動予測は，起震断層の長さや代表的

変位量から地震マグニチュードを推定し，地震動

に関するマグニチュード一距離の関係式(距離減衰

式）から対象地域の最大加速度，最大速度，ある

いは震度などを推定するものであった。最近の

1995年兵庫県南部地震，2000年鳥取県西部地震，

2001年芸予地震，さらに1999年台湾･Chi-Chi

地震などの震災の経験から，このような強震動予

測のみでは種々の異なる構造物の被害やその分布

は説明できないことが明らかとなってきた。強霞

動は震源となる断層の性質と震源から観測点に至

る地下構造により地域的に異なり，結果として構

造物に対する破壊力の強い地震動が生じた地域で

大きな被害が引き起こされることになる。木造家

屋，低・中･高層の鉄筋コンクリート・鋼掩造物，

高架橋，ガスタンクなどの様々の構造物に対する

地震動の破壊力を最大加速度や最大速度などの1

つの指標で表すのは困難であり，それぞれの構造

物・施設の動的な耐震性を知るには地震動の時刻

歴波形あるいはレスポンス・スペクトルの評価が

必要となる。そのためには，震源断層の破壊過程

および震源から対象地点までの地下構造による波

動伝播特性に基づいた強震動の予測がなされねば

ならない。

将来の大地震の災害軽減のための強震動予測を

行うには，図1に示されるような枠組みによる調

査・観測，そしてそれらのデータ解析から得られ

る震源や波動伝播に関する高精度の情報が必要と

される。すなわち，活断層や地鍵活動の調査に基

づく活断層毎の地震危険度評価，これまでの地震

動記録のインバージョン解析に基づく震源のモデ

ル化，さらに地下構造調査や地震動観測によるグ

リーン関数の評価，を総合して，各地の地震動の

推定が可能となる。このようにして予測された地

震動はこれまでに得られている強震動の関係式や

過去の大地震の被害分布などとの比較により，そ

の有効性の検証がなされる必要がある。

地震危険度の高い活断層や沈み込み帯に起因し

て発生する地震などあらかじめ想定できる地震の

ことをシナリオ地震と呼び，それらの地震が発生

したときにどのような被害が想定され，どのよう

な準備対策が必要かなどの系統的な研究がなされ

始めている｡最近の1995年兵庫県南部地震,1999

年トルコ･Kocaen地震,1999年台湾・Chi-Chi

地震などの被害地震から学ぶべき教訓はシナリオ

地震の考えの重要性にある。図1に示される強震

動予測の枠組みは，将来高い確率で発生が予測さ

れるシナリオ地震に対する被害予測と災害軽減の

諸対策のためのものである。

皿．活断層に起因する地震の強震動予測

本研究は，危険な活断層が存在するとき，そこ

で引き起こされる可能性の高い将来の地震による

強震動をどのように評価するか，その方法論の確

立を目指している。ここでいう強震動とは，単に

最大加速度，最大速度，震度，という簡便化され

た指標ではなく，一般的な構造物に対する破壊力

を知ることのできる大振幅の時刻歴波形を意味し

ている。このような形で強震動を予測するための

最重要課題の1つが震源となる断層運動の特性化

である。

断層運動がどのようなパラメータで表現できる
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図1シナリオ地震に対する強震動予測の枠組み．

Fig.1Frameworkofpredicdnggh℃nggroundmotionshrscenarioearthquakes.

かに関してはきわめて多くの研究がある（例えば，

KanamoriandAnderson,1975;武村,1998)。

地質・地形学アプローチとしては，これまでの大

地震のときに生じた地表断層の長さや変位分布の

測定を基に，それらのパラメータと地震マグニ

チュードや地震モーメントとのスケーリングに関

する関係式が検討されている（例えば，松田，

1975)。しかしながら，‘地震動を生成する主要な

断層運動は地下にある断層面での動きで，地表に

現れる断層変位は地下にある断層の運動の結果に

過ぎない。したがって，地表断層の動きのみから

断層運動全体を特性化することは困難である。地

下にある断層の動きを知るには，地震記録や測地

記録から断層運動を推定する地震学的アプローチ

との連携が重要となる。地震時の破壊域，すなわ

ち断層面積が，余震の発生域に関係していること

は良く知られている。余震の発生域は時間ととも

に拡大するなどの性質があるため，地震発生後ど

の程度の時間を余震域の基準とすべきかは必ずし

も明確ではないが，破壊域の定義としては余震域

が最も精度が良いと考えられている（例えば，

WellsandCoppersmith,1994)｡断層変位は遠

地地震記録，津波あるいは測地データから推定が

可能である。しかし，これらは10秒以上，時には

数分，数時間，数日という長周期あるいは超長周

期データによるものであるため，工学的に重要な

やや短周期の強震動とは必ずしも直接的に関係し

ない可能性もある。

強震動を予測する上で重要なのは断層運動と強

震動の関係にある。近年，大地震のときの震源域
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近傍での強震動を断層モデルを用いて推定する研

究が盛んに行われるようになった。Aki(1968)

によって始められた，震源断層に適当なすべり分

布と破壊伝播を想定して求められる強震動と観測

記録を比較することにより大地震の破壊過程を推

定する研究は，強震動記録や遠地地震記録を用い

て断層面でのすべり分布を波形インバージョンに

より求める研究へ発展した（例えば,Hartzell

andHeaton,1983)(以下本文では,震源インバー

ジョンと記す)。この震源インバージョンの研究は

1980年代の後半から盛んに行われるようになり，

大地震のときの断層面のすべり分布に関する資料

が少しずつ蓄積しつつある。その結果，大地震の

ときの断層運動は一様ではなく震源断層面上のす

べり分布は不均質なことがわかってきた。さらに，

地震災害に関係する強震動の生成は断層運動の不

均質性によることが明らかになってきた。

Somervilleetcl.(1999)は地殻内地震の地震

動記録の震源インバージョンにより得られた震源

断層での不均質なすべり分布についてシステマ

ティックな統計的解析を行い，不均質なすべり分

布，すなわちアスペリティの分布が一定のスケー

リング則に支配されていることを明らかにした。

このことは，特定の活断層に起因する地震によっ

て生じる強震動では，従来知られていた断層面積

や平均すくり量のような巨視的(outer)断層パラ

メータのみならず，すべり分布の不均質性のよう

な微視的(inner)断層パラメータが重要な役割を

果たしていることを意味している。

そこで次章では，将来の大地震の災害軽減を目

的として,構造物の被害に関係する周期0.1秒から

10秒の広い周期帯域で強震動を高精度に予測す

る方法論の確立のため，巨視的・微視的断層パラ

メータに関するこれまでの研究をまとめる。

m・断層パラメータ（断層長さ，幅,変位,面積，

地震モーメント）のスケーリング則

1)WellsandCoppersmiUn(1994)とgmwnex､

villeefα肌(1999)による断層パラメータ

の比較

強震動に関係する最も精度の良い断層パラメー

タは強震動記録を用いた震源インバージョンによ

るものであり,SomervineetqI．(1999)にその

成果がまとめられている。彼らは，15の地殻内地

震について同一手法でインバージョンされた断層

すべり分布から一定基準で断層破壊域やアスペリ

テイの抽出を行い，断層面積と地震モーメントの

スケーリング則を求めた。このうち最も地震モー

メントが大きいものは1992年米国･Landers地震

で，その規模はM"7.2であり，最も小さいものは

Mw5.7となっている。Miyakoshi(2001私信）は，

SekiguChi"dlwata(submitted),Iwataetqj.

(2000)，関口・岩田(2001)faMiyakoshietQZ.

(2000）により震源インバージョンの解析がなさ

れた1999年トルコ･Kocaeli地震(M"7.4),1999

年台湾・Chi-Chi地震(Mw7.6),さらに2000年

鳥取県西部地震(Mw6.8)をはじめとする最近の

日本の5つの内陸地震(Mw5.8-6.9)について同

様の手法で震源パラメータの特性化を行い，

SomervilleeｵαZ．(1999)の関係式がこれらの地

震ついても有効なことを確認した。しかしながら，

これらの結果を加えてもM8クラスの大地震にも

適用可能かどうかは検証されていないため，さら

に大きな地震に対する震源の特性化を行うには，

震源インバージョン以外の方法で決められた断層

パラメータによる検証が必要とされている。

M8クラスの大地震に対する断層パラメータの

データはWellsandCoppersmith(1994)により

種々の文献からコンパイルされている。彼らによ

る断層パラメータは，余震分布や活断層情報，一

部は測地学的データから求められたものである。

そのうち11の地震についてはSomervilleetqI.

(1999）も震源インバージヨンの結果から断層パ

ラメータを評価している。同一地震について求め

られたWellsandCoppersmith(1994)とSomer-

villeetqZ.(1999)の断層パラメータの比較が図

2に示される。断層の長さに関しては，地表地震

断層（図2(a)),伏在断層（図2(b))とも両者

は比較的良く一致している。断層幅（図2(c))

と平均すぺり量（図2(d))はばらつきが大きい。

断層面積（図2(e))は規模の大きい地震では良

く一致しているが，相対的に規模の小さい地震で

－852－
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ばらつきがみられる。地震モーメント（図2(f))

はどちらも地震動記録から求めているので良く一

致している。これらの結果は，震源インバージョ

ンよるデータがないM8クラスの大地震に対する

スケーリングを検討するとき,Wellsand

Coppersmith(1994)によりコンパイルされた従

来型の解析で得られた断層パラメータが有効であ

ることを示している。

2）断層長さ，幅面積と地震モーメントの関係

断層パラメータのスケーリング則については，

これまで松田(1975),Shimazaki(1986),武村

(1998）などにより気象庁マグニチュードあるい

は地震モーメントとの関係式が提案されている。

このうち松田（1975）によるいわゆる松田式はマ

グニチュード（このマグニチュードは気象庁マグ

ニチュードに相当すると考えられる）を用いた経

験式であるが,Takemuraetuj．(1990)による

内陸地震に関する気象庁マグニチュードと地震

モーメントの関係式を介して地震モーメントに関

する関係式に変換できる。

そこで，断層パラメータに関して,Somerville

eｵαZ．（1999）およびMiyakoshi(2001私信）に

より求められた震源インバージョンの結果に，

WensandCoppersmith(1994)による断層パラ

メータを加えて,M8クラスの大地震の断層パラ

メータに関するスケーリング則の検討を試みる。

WensandCoPPersmith(1994)のデータについ

ては，信頼性あるものに限定するため7．5×10露

dyne-cm以上の大きさの地震でかつ信頼できる

(reliable)と記述されているもののみ用いる。こ

こで検証された断層パラメータのスケーリング式

とこれまで日本で用いられている同様の関係式

(松田,1975;Shimazaki,1986;武村,1998)

との関係について議論する。

3）断層長さと地震モーメントの関係

SomervilleetqZ.(1999)とMiyakoShi(2001

私信)によりコンパイルされた,震源インバージョ

ンの結果から推定した断層長さ，およびWens

andCoppersmith(1994)による断層長さLが地
震モーメントMoの関数として図3に示きれる。

図では，震源インバージョンによるものは黒丸印

(横ずれおよび高角逆断層）および灰色の丸印（低

角逆断層）で示される。なお，ここでは断層の傾

斜角が30度以下のものを低角逆断層と分類した。

一方,WellsandCoppersmith(1994)によるも

のは白丸印（伏在断層）と＋印（地表地震断層）

で示される。

これらのL-Mo関係をこれまでに報告されてい

る経験的関係式と比較する。

Shimazaki(1986)は，日本周辺で発生した地

震の断層パラメータを集め，詳細な統計的検定に

より断層長さと地震モーメントの関係式（図3に

黒線で示される）は次の形で与えられるとしてい

る。

logL(km)=02811ogM(dyne-cm)-5.98hr

Mo<7.5×10zadyne-cm

O.5241ogM(dyne-cm)-12.44hr

脇≧7‘5×1025dyne-cm(1)

ここで7.5×1025dyne-cmは,Shimazaki(1986)

によって求められた，断層幅Wが地震発生層の深

さ限界に対応したサイズの地震モーメントある。

武村（1998）は日本周辺の地殻内地震の断層パ

ラメータを集め,Shimazaki(1986)の考えに基

づき，地震モーメントが7.5×102sdyne-cm未満

の地震については断層長さが地震モーメントの

1/3乗に比例し，7．5×10"dyne-cmよりも大き

い地震については断層長さが地震モーメントの

1/2乗に比例するL-Moの関係式を与えており，そ

の式は（1）式ときわめて近い値となっている。

地震モーメントが7.5×･10zsdyne-cmよりも大

きい地震にShimazaki(1986)の関係式を用いる

と断層長さはWellsandCoppersmith(1994)に

よる断層長さに比べて系統的に小さく与えられる。

この理由は断層長さの定義の違いかあるいは日本

周辺の地震の地域性によるものか，のどちらかが

考えられる。特に地域性については今後の検討が

必要とされる。

一方，松田（1975）は，震源断層の長さLと地

震マグニチュードMの間に次のような関係を導い

ている。

logL(km)=0.6M-2．9(2)

内陸の地殻内に発生する震源の浅い地震（内陸地
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図3断層長さと地震モーメントの関係．

黒丸印（横ずれと高角逆断層）と灰色の丸印（低角逆断層）はSomervillee#GZ.(1999)¥

Miyakoshi(2001私信）によってコンパイルされた震源インバージヨンによるもの,+印
(地表地謹断層）と.白丸印（伏在断層）はWellsandCopperanith(1994)で求められてい
る余震や地表観察から求められたもの（ここでは地溪モーメントM･が7．5×10zsdyne-cm

以上の地震のみを扱う）を示す（図3，4，5も同様)．黒線はghfm"""Iri(1986)による関

係式で，地震モーメントが7．5×10"dyne-cmを境として，より小きい地震の断層長さL

はMo",より大きい地震はMo準に比例する..灰色の線は松田(1975)による断層長さLと
マグニチュードMの関係式を恥kemuraet@Z.(1990)による恥劉A-Moの関係を用いてL-

M･の関係に変換したもの．

耐9．3RupturelengthvrsuSSeismicmoment.

Black(strike-81ip,oblique-slip,andhighangledip-slipfhult)andgray(lowangledip-
slipmult)circleSareesUmatedhomthewavemrmsourceinversioncompliedby
SomervilleetaZ.(1999)andMiyakoShi(2001).+marksandwhitecimlesarennosebr
sl立飽ce-faultandsubsurmce-multearthquakescompiledWWellsandCoppersmim

(1994).ThesolidlineisanempiricalrelationshipbyShimazaki(1986).Thegraayline

"anempiricalrelationsmpbyMatsuda(1975).

このようにして導かれた松田式が図3に灰色の線

で示される｡地震モーメントが7.5×10"dyne-cm

以上の地震に限ると,松田式はShimazaki(1986)

の関係式とほぼ平行でかつWensandCopper-

smith(1994)によってコンパイルされたデータ

をほぼ満足しているようにみえる。

3）断層変位量と地震モーメントの関係

震源インバージョンによる平均変位量D(黒丸

印：横ずれおよび高角逆断層，灰色の丸印：低角

逆断層)，地表断層の平均変位量と地表断層の最大

変位量（ネットスリップとして再計算された値）

が地震モーメントM○の関数として図4に示され

る。

SomervilleetuZ.(1999)では平均すくり量と

地震モーメントの関係は

logD(cm)=0.3331ogMo(dyne-cm)-6.81(5)

震）について,MbとMIMAの関係式は皿kem'TTa

et@J.(1990)や武村(1990)で詳細に検討され，

次の関係

logMo(dyne-cm)=1.17MJMA+17.72(3)
が得られている。上の関係式は恥kem'1T､"etcl.

(1990)において伊豆半島周辺で発生するMMA4.0

～7.2の地震に対して求められたものであるが,武

村（1990）は，この関係は国内に発生した最大級

の内陸地震といわれる1891年濃尾地震を含め地

殻浅部に起こる内陸地震に一般的に適用できる，

としている。

上の（3）式を（1）および（2）式に代入すると，

松田（1975）によるL-Mの関係式は気象庁マグ

ニチュードではなく地震モーメントとの関係式に

変換できる。

logL(km)=0.513Mo(dyne-cm)-11.99(4)
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図4断層変位と地震モーメントの関係．

黒線はSomervilleef@L(1999)による関係式.Somervinee#cI.(1999)ではアスペリテイ

のすべりは平均すぺり量のほぼ2倍と定義きれており，その関係が点線で示される．灰色の

線は松田（1975）による関係式．松田（1975）での断層すべりは種々の観測値が混じって

いるが地表断層に対しては代表値（最頻値）で定義される．

Fig．4Faultdisplacementversusseismicmomentt

MarksugedherearemesameasinFig.3.Thesolidlineistheempiricalrelationshipby

Somervnlee#".(1999)andthedottedlineishrasperityshowingtwotimesthe

average.displacement.ThegraylineistheempiricalrelationshipbyMatsuda(1975)fbr
themodeofsurfacedisplacement.

となり，図4に黒線で示される。上の経験式は

WellsandCoppersmith(1994)の地表変位量の

平均値をほぼ満足しているようにみえる。

Somervilleeｵα2．(1999)では，アスペリテイ部

分の平均すくり量は断層全体の平均すくり量の

2.01倍となっており（図4の点線)，これはWells

andCoppersmith(1994)による最大地表変位量
にほぼ対応しているようにみえる。

一方,WensandCoppersmith(1994)におい

て，地震モーメントと破壊域面積の関係D=Mo/

"IjWから求められる断層面全体での平均すくり

量は，地表断層の平均変位量に比べるとその最頻

値が1.32倍,地表断層の最大変位に比べるとその

最頻値が0.76倍であるとしている。すなわち一般

的には震源断層での平均変位は地表断層の平均変

位量よりは32%大きく最大変位より24％小さい
ことになる。これは,Somervillee#q/.(1999)

による平均すくり量はWellsandCoppersmith

(1994）によるものよりもやや小さめであること

を意味するが，両者の違いはばらつきの範囲内で

ある。

松田（1975）によると，断層変位量D(m)は

地震マグニチュードMと次のような式で関係づけ

られるとしている。

logD(m)=0.6M-4.0(6)

この断層変位は断層長さのところで述べた方法で

地震モーメントの式に変換できる。

logD(m)=0.5131ogMo(dyne-cm)-13.09

‘（7）

この変位に関する松田式が図4に灰色の線で示さ

れる。その結果，松田式による変位はWellsand

Coppersmith(1994)の地表変位量の平均値に比

べて顕著に大きく，最大地表変位量と比べてもや

や大きめに与えられることがわかる。松田(1975）

で用いているデータは，地表断層の変位の代表値

が主であるが震源断層の平均変位も一部混在して

おり，大きい地震については地表断層による変位

データが多く，小さい地震については地中の震源

断層の平均変位データが多いというデータの偏り

がみられる。変位に関する松田式がSoinervilleet

cl.(1999)¥WensandCoppersmith(1994)

と顕著に異なるのは日本の地震の特性によるもの

－856－
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図5断層幅と地震モーメントの関係．

Fig.5Rupturewidthversusseismicmoment.MarksusedherearethesameasinFig．3．

飽和して一定値となることがわかる。そこで，断

層長さと幅の関係を以下の関係式で表現する。、

W=皿』釣rL<W嵐｡翼

W=W…hrL≧W…(8)

震源インバージョンによるものとWellsand

Coppersmith(1994)のカタログをすべて含めて
統計解析をすると，（8）の第1式でk=0.955,標

準偏差（α）が1.33,第2式についてはW瞳gｪ=16.6

kmで標準偏差は1.47となる。震源インバージヨ

ン結果によるデータのみで低角逆断層を除くと

Wmax=17.1kmとなる。

上の式で,W""=Wbmin8,Wb:地震発生層の

厚さ，8は断層面の傾斜角である,Wb=Hd-IL

で,HaとH･は地震発生層の下限および上限の深さ

で微小地震の深さ分布から決められる(Ito,1999)。

微小地震の浅さ限界H｡はP波速度5.8～5.9km/s

の層の上限と良い相関がある（武田,1997MS)。

6）断層面積と地震モーメントの関係

断層面積Sと地鍵モーメントMoの関係が図7

に示される。黒丸印はSomervillee#cl.(1999)

およびMiyakoshi(2001私信)で用いられた断層

破壊域と地震モーメントの関係，白丸印はWells

andCoppersmith(1994)による同様の関係を示

す。黒線はSomervilleetqZ.(1999)による関係

式

S(km2)=2.23×10'6×M･蝿(dyne-cm)(9)

かどうか，今後の検討が必要とされている。日本

の内陸部で地表変位の現れるところの局地的な地

盤条件の可能性もありうる。例えば，未固結堆積

層での地表変位は局地的に大きくなるなどの検討

が必要とされる。

4）断層幅と地謹モーメントの関係

断層幅Wと地震モーメントMbの関係が図5に

示される。震源インバージョンによるものは黒丸

印（横ずれおよび高角逆断層）と灰色の丸印（低

角逆断層）で示される。WellsandCoppersmith

(1994)によるものが白丸印で示される｡-地震モー

メントMbが10zsdyne-cm以上の地震（ただし低

角逆断層の大地震は除く）の断層幅Wは，地震の

サイズによらず15～25kmに収まることがわか

る。一方，低角逆断層の大地震はそれよりも大き

な断層幅となることがわかる。余震分布から決め

られた断層幅Wは震源インバージョンよりもや

や小さめに決まっていることが興味深い。

5）断層幅と断層長さの関係

断層幅Wと断層長さLの関係が図6に示される。

震源インバージョン結果によるものが黒丸印（横

ずれおよび高角逆断層）と灰色の丸印（低角逆断

層),WensandCoppersmitml(1994)によるも

のが小さい白丸印で示される。図から，内陸の活

断層地震の断層幅Wは,地震規模が小さいとき断

層長さLに比例し，ある規模以上の地震に対して

－857－
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太点線は本研究で提案する経験式で，断層長さL<20kmに対して断層幅

W=0.955L,L≧20kmに対してW=16.59kmが得られた．灰色の領域は標準偏差
の範囲，実線は点線の倍半分の値を示す．
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図7断層面積と地震モーメントの関係．

黒總はgnmQrvilleetcl.(1999)によるもので，灰色の領域は標準傷差(d=0.16)の範囲，

実綴は点線の倍半分の値を示す．白丸印で示されるWellsandCoppersmith(1994)のカタロ
グのデータは地震モーメントが10"dyne-cmを超える大きな地震で系統的なずれを示す．地震
モーメントが7．5×10zsdyne-cmより小ぎい場合（震源インバージョンの結果のみで回帰）と
大きい場合（震源インバージヨンの結果とWellsandCoppezsmith(1994)のカタログを含め
て回帰）に分けて決められた式が点線で示される．一点鎖線は武村（1998）による経験的関係

式を示す．

Fig7Rupureareavexsusseis皿cmnmPT't:

ThethickbrokenlineshowstheempiricalrelahonshipobtainedmthisstudyLTheshadow

rangeso(standarddeviation).Thethinsondlmesshowafactorof2andl/2mrthe
average.Thechainlineshowstheempiricalrelatio"hipbynkemura(1998).

である。灰色の領域はSDmervnleetQJ．(1999)

およびMiyakoshi(2001私信)のデータセットの

標準偏差（グー1.6）を示す。

WellsandCOppersmith(1994)による断層面

積は，地震モーメントが10"dyne-cmよりも大き

な地震で,Somervineeｵαl.(1999)の式に比べ

て系統的に小さくなっていることがわかる。点線

は，断層面積がShimazaki(1986)の考えに従っ

－858－



て断層幅が飽和する地震（7.5×1025dyne-cm以

上の地震モーメントの地震）についてS"M･"2が

成り足つと仮定して，求められた経験的関係式で

ある。ここでは，断層幅WがW"･薦に達したとき

の断層長さLは20kmと仮定している。Wells

andCoppersmith(1994)によるSとMoの関係
は，黒線ではなく点線に合うようにみえる。

武村（1998）は，日本の内陸地震を対象として

上と同様にShimazaki(1986)の考えに従い断層

幅の飽和はW=13kmとして断層面積と地震モー

メントの関係式（図中の一点鎖線）を求めている。

武村による経験式は7．5×10"dyne-cm以上の地

震モーメントの地震ではSDmervnleetqj.(1999)

*Miyakoshi(2001私信）による震源インバー

ジョンからの断層面積やWellsandCopperSmith

(1994）でコンパイルされた余震分布からの断層

面積に比べて顕著に小さい断層面積を与える。こ

の理由は断層長さと地震モーメントに関する

ghima空ki(1986)の関係式と同様，断層長さや

幅を求めるときの定義の違いかあるいは日本周辺

の地震の地域性によるものか，今後の検討が必要

とされる。断層面積が与えられたとき，武村

(1998）の式による地震モーメントは他の関係式

に比べて約2倍程度大きく推定され，安全サイド

の評価となる。

VI．強震動予測のレシピ

我々は地震災害軽減対策の要である強震動予測

の方法論をまとめ，誰がやっても同じ答えが出る

ような“強震動予測のレシピ”の考えを提案する。

1）同じ霊源モデルをもつ地震が繰り返し起こ

るか？

活断層に起因する地震を想定して強震動予測を

行うための前提条件として，同じ断層系で生じる

地震は毎回ほぼ同じ震源モデルをもつか，あるい

は少なくとも前回の地震の断層調査結果から次の

地震の震源モデルが予測可能なことが必要とされ

る。この問題については「固有地鍵説｣'として地

震の規模と発生頻度の関係に関する統計的な検討

はなされてきたが，断層破壊過程も含めた検討が

なされなければ強震動予測に結びつかない。この

仮定の有効性については，地質・地形学および地

震学の両分野における研究成果を基に，現在も議

論が続いている。島崎（2000）は，断層線に沿っ

たすべり分布の調査結果を基に，活断層における

地震の繰り返しは決定諭的に完全には定まってい

ないものの，ばらつきの範囲であらかじめ予想す

ることが可能であるとしている。一方地震学的ア

プローチとして，震源インバージョンによるすべ

り分布から地震の前の応力，すなわち初期応力

(inilialstress)および最終応力(finalStress)

の評価の研究が試みられている。BouChonetqZ.

(1998)による1995年兵庫県南部地震の解析では，

地震の直前に応力の集中した領域は地震直後も他

の領域に比べて依然として高い応力状態を保って

いるという結果が得られている。この事実は次の

地震のときも再び同じような領域に応力集中が生

じ，同じような領域が破壊に至る可能性があるこ

とを示している。

2)特幽上断層震源ﾓヂﾙの構築
一震源特性化の手続き一

地震災害軽減のため必要とされる強震動は工学

的にも重要な広周波数帯域(0.1～10Hz)に対応

したものでなければならない。このような周波数

帯域の強震動を評価するには，断層の長さや幅な

ど，断層運動の外的な要素をあらわす巨視的断層

パラメータと同時に，麓源断層面での不均質なす

べり分布，すなわちアスペリテイの分布，のよう

な断層面内の微視的なパラメータがより重要とな

る。ここでは，特定の活断層を起震断層としたと

きの強震動評価のための震源モデルの与え方が

｢震源特性化の手続き」としてまとめられる。

震源パラメータは，巨視的断層パラメータ（例：

想定される地震の震源断層の位置，走向，長さ，

傾斜角，深さ，幅，地震モーメント)，微視的断層

パラメータ（例：想定される地震のアスペリティ

の位置・大きざ・数，アスペリティ・背景領域の

平均すくり量・応力降下壁，すべり速度時間関数

及および応)，その他の断層パラメータ（破壊開
始点，破壊伝播様式など）の3つに分けられる。

それぞれのパラメータを与える手続きが以下に示

される。なお,恥は加速度震源スペクトルの高周
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､

波限界遮断周波数である。

3）巨視的(outer)断層パラメータ

（1）起震断層の特定

はじめに，活断層マップから同時に活動する可

能性の高い断層セグメント（長さl,走向ウ）を特

定する。巨視的断層パラメータは図8に示される

手続きに従って推定される。断層破壊が同時期に

複数のセグメントに及ぶときは，それらのセグメ

ントをグルーピングして1つの地震とみなす。断

層の傾斜角8は断層露頭あるいは断層を横断する

測線での反射法探査による地下構造断面から推定

される。

（2）断層長さ(L):各セグメントの長さの総計，

で決定

地質・地形・地理学的調査に基づき推定する。

断層がセグメントに分かれている場合，同時に活

動する可能性の高いセグメントの長さの総計をL

とする（図8のStepl)。

（3）断層幅(W):地震発生層の厚きに関係

断層幅は先に示したように断層長さの関数とし

て（8）式から推定される（図8のStep2)。地震

発生層の浅さ限界と深さ限界は高感度地震観測網

によって決められた微小地震の震源分布から推定

される(Ito,1999)。精度良い微小地震の震源分

布が得られないときは地殻のP波速度,S波速度

構造を参考に決める（武田,1997MS)。深さ限界

は反射層の存在にも関係づけられる(Ito,1999)。

（4）地震モーメント(Mb)の評価

このようにして推定された断層長さLと断層幅

Wから断層面積S(=LW)が求められる。地震モー

メントM･は震源断層の面積との経験的関係（図

8のStep3,(9)式参照）より求められる。ただ
し，前に述べたようにS-Mo関係を示す(9)式は

適用限界があると考えられる。M卿が7.5を越える

ような大地震を想定するときはWellsandCO-

ppersmith(1994)によりコンパイルされたS-Mo
関係式などを補助的に考慮する必要がある。
複数の地震セグメントが同時に動く場合は，地

震セグメントの面積の総和を震源断層の面種とし，

(9)式を用いて全体の総地震モーメントMoを算定
する。個々のセグメントへの地震モーメントの振

り分けは，すべてのセグメントで平均応力降下量

が一定とするか，平均変位量を一定とするかで異

なってくる。平均応力降下量を一定とする式は

(10）式に示される。

M｡i/Si"=一定(10)

ここで,MoiとS;はi番目のセグメントの地震モー

メントと断層面積である。

4）断層破壊の不均質性

一微視的(inner)断層パラメーター

（1）アスペリテイのモデル化

断層面のすべり分布を求める震源インバージヨ

ンの解析では，想定する断層破壊面は一般に大き

く設定される。したがって,破壊域はインバージョ

ンの結果を基に再定義する必要がある。

Somervmee#ql.(1999)は，はじめに解析用に

想定された断層面全体の平均すくり量Dwを求め，

想定断層面の中の各列または行の平均すくり量が

D.wの0.3倍以下ならばその行または列を順に削除

し，正味の破壊域の大きさを定義した。（図2から

図7での震源インバージョンを用いた断層破壊域

は，この定義に従って決められたものである｡）以

下，この破壊域が断層面積に対応すると考える。

アスペリティは断層破壊面上の領域で，平均すぺ

り量に比べて大きなすべりを伴った領域である。

ここでは，すべり量が全破壊伝播面での平均すく

り量をある基準で上回る長方形領域をアスペリ

テイと定義する。アスペリティを長方形と定義す

るのは，今後発生する地震のすべりモデルを長方

形アスペリテイを用いて容易に作成するためであ

る。まず，すべり壁が破壊域全体の平均すくり量

の1．5倍以上よりも大きくなる断層要素をすべて

含む様に大きな矩形のアスペリティを定義する。

そして，その中の行（横1列）あるいは列（縦1

列）に沿って平均したすべり量が破壊域全体の平

均すくり量の1.5倍に満たなければ,そこでアスペ

リティを分割する。分割したアスペリテイ領域端

部の行または列で平均したすべり量が破壊域全体

の平均すくり量の1.25倍より小さい場合Iよその

行，列をアスペリティ領域から削除することによ

り，最終的にアスペリテイを抽出する。上記の解

析結果に基づき断層の微視的震源特性のパラメー

－860－
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図8震源特性化の手続き-その1：巨視的断層パラメータの設定．

Steplは断層長さLを定義,Step2は断層長きLと断層幅Wの関係（太点線),Step3は
断層面積(S=LW)と地震モーメントM･の関係（太点線）を与える．この結果，シナリオ
地震の地鍵モーメントが与えられる．

Fig.8Procedurefbrmakingacharacterizedscurcemodel-Partl:Outermultparameter8.
Stepl:Dehnetotalmultlength・Step2:Estimatefaultwidthinrelationtothetotal
multlength(thickbrOkenline).Step3:Estimatetotalseismicmomentinrelationto
thetotalfbultarea(thiCkbrokenline).

面積の総和soおよび最大アスペリテイの面積SIが

ともに地震モーメントM0に対して両対数座標上

で傾きが2/3の直線にのっているとして，

S｡(km2)=5.00×10~'6×Md"(yne-cm)(11)

タとしてのアスペリティが以下のようにモデル化

される。

（2）アスペリテイ領域の面積

SOmervineetaI．(1999)では，アスペリテイ

－861－
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図中の点線は本研究によって求められた経験的関係式.標準偏差の範囲は
灰色の領域で示される．実線は点線の倍半分の値を示す．
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Right:areaoflargestasperityversusrupturearea(thickbrok-
enlin.).

Shadowzoneshowsarangeofstandarddeviation.The
thinlinesshowafnctorof2andl/2mrtheaverage.

と表され，図9(a)および図9(b)にその関係

式が示される。それぞれの標準偏差（ぴ）は（13）

式が1.34,（14）式が1.75となる。これらは

SomervilleetqI.(1999)による(9)式および

(11）式，（12）式から導かれる関係式とほぼ同じ

値をとる。

（3）アスペリテイの個数の推定

M1yakoshiandKagawa(2000私信)は,Somer-
villee#ql.(1999)とMiyakoshietql.(2000)

により抽出されたアスペリテイの数と地震モーメ

ントや断層長さとの関係を調べた（図10)。彼ら

は,SomervilleetQJ.(1999)によるアスペリテイ

の中で断層要素が2つからなる小さなものを除い

た後［図10で，□：米国・WhitterNarrows地

震(Mw6.O),.:米国･MorganHill地震(M"6.2),

◇：米国･Northridge地震(M"6.7)],見直しに

よりアスペリテ.ィの数が増えた［灰色の■米国・

BorahPeak地震(Mw6.9)]地震を含め，再検討

した結果を矢印で示した。その結果，アスペリ

SI(km2)=3.64×10'6×Md"(dyne-cm)(12)

で示される経験的関係式を求めている。この関係

式は，アスペリティの面積も地震モーメントをパ

ラメータとして自己相似型のモデルで表すことが

できることを意味している。

本研究ではSomervilleetq2.(1999)による15

の内陸地震の解析に加えて,Miyakoshi(2001私

信)によってコンパイルされた最近の1999年トル

コ･Kocaeli地震や2000年鳥取県西部地震などの

地震の解析結果を加え，アスペリティ面積の総和

S･および最大アスペリティの面積S!と断層面積の

関係を検討した。Somgrvilleef@Z．(1999)と

Miyakoshi(2001私信）によってコンパイルされ
たパラメータは，ほぼ同様の傾向を示しているの

でここでは両者を区別せずに取り扱うことにする。

アスペリテイの総面積soおよび最大アスペリ

テイの面積SIは断層面積Sに対して，

S｡(km2)=0.215S(km2)(13)

SI(km2)=0.150S(km2)(14)
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図10SomervilleeｵαZ．(1999)によるアスペリテイの抽出結
果に基づきKagawaandMiyakoshi(2000私信）が整
理した(a)アスペリティの個数と断層長さの関係と(b)
アスペリテイの個数と地震モーメントの関係．

Fig.10(a)Numberofasperitiesversustotalmlntlength.
(b)Numberofasperitiesversusthetotalseismic

璽⑪mQnt

Thenumberofasperitiesareoriginallyesti-
matedbySomervillee#cZ．(1999)andrevised
byKagawaandMiyakoShi(2000)byremo"ng
toosmallasperities.

スペリティが1つであることは，震源インバー

ジョンの解析における分解能が十分でないために

アスペリティが1つしか抽出されていない可能性

がある。

一方，地質調査や震源インバージヨンの結果を

詳細に比較すると，アスペリテイは地震断層のセ

テイは地震モーメントが10zsdyne-cmよりも小さ

いときは1つで，大きくなると増加することがわ

かる。同様に，断層長さが20kmより小さいとき

は1つで，それよりも大きくなるとアスペリテイ

の数が増加する傾向が顕著にみられるようになっ

た。地震モーメントや断層長さが小さいときにア

－863－
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図111992年I,Rnflers地震の地震セグメントとアスペリテイの位置(Wald
andHeaton,1994による）．

上：断層面をユ枚に仮定して推定されたすべり分布．中・下：断層面を
3つのセグメントに分けて解析されたすべり分布．地表変位の測定結果
が合わせ示される．各アスペリティは地表すべりの大きい領域の下に位
置している．

Fig．11Therelationshipbetweenthelocationofaspertiesandobserved
surfacedisplacementfbrthel992Landersearthquake(afterWald
andHeaton,1994).

示される。上図に断層面を1枚と仮定したときイ

ンバージョンで得られたすべり分布，中図と下図

に3枚のセグメント仮定して解析されたすべり分

布が示される。計測された地表変位はそれぞれの

セグメント毎に示されており，各セグメントに1

個のアスペリテイがあり，地表変位の大きい場所

に対応してその地下にアスペリテイが位置してい

るようにみえる。

震源断層の微視的断層パラメータは図12に

従って推定される。ここではアスペリティの数を

グメントの数に比例して増えていることがわかる。

例えば1989年米国･LomaPrieta地震(M"7.0),

1992年米国･I,anders地震(Mw7.2)や1995年

兵庫県南部地震(M,噸6.9)の解析結果ではセグメ

ント数とアスペリティの数はほぼ一致している

(WaldetaZ.,1991;WaldandHeaton,1994,;

Sekiguchieｵα1.,2000)。これらの結果はアスペ
リティの数が断層の総延長とともに増加する図

10の傾向と調和的である。1992年TjRnders地震

の断層セグメントとすべり分布の関係が図11に
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図12溌源特性化の手続き－その2．

Step4は断層セグメントの数を基にアスペリテイの数を設定する.Step5はアスベリテイの面
積が地震モーメントとアスペリテイの総面積の関係および地震モーメントと最大アスペリテイ
の関係から与えられる．

Figl2Procedurefbrmakingacharacterizedsollrcem9del_rPart2:IPnerfauitpir"Wg
SteP4:Estimatethenumberofasperities・Step5:Estimatetheareaofcombined
asperities・IIWocasesareassumed,oneisanasperity､fbreachsegmentandtheotheristwo
gg;"gg.f6fMmge"enb.Theaspe"sizes~areFivenfiWtWorelatio"RS,_WW4
gg"""asVersusMhefhull;-segmentiheareaandareaofthelargestasperityversusthe
"ult-segmentarea.
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ASPERITY CRACK

STRESSCHANGE

SⅨP

図13アスペリテイモデル（左）とクラックモデル（右）に対する応力降
下（上）とすべり分布（下)(Boatwright,1988による).

Fig.13Stresschange(upper)andsliP(lower)fbrtheasperity(1eft)
andcrackmodels(right)(afterBoatwright,1988).

次の基準で設定する。

CaseA:単一のセグメン1,からなる場合

（ア）アスペリテイが1つの場合:地震モーメン

トに対する断層面積とアスペリティの総面積

の経験的関係式(SomervineefaZ.,1999)Jg

り．，セグメントの破壊域の22％をアスペリ

テイの面積と設定する。

（イ）アスベリティが2つの場合:地震モーメン

トに対する断層面積と最大アスペリティ面積

の経験的関係式(Somervineetal.,1999)か

ら，セグメントの破壊域の16％を最大アスペ

リテイの面積，6％（アスペリテイの総面積

から最大アスペリティ面積を引いたもの）を

第2アスペリティの面積とする。

CaseB:複数のセグメントからなる場合

（ア)セグメント毎にアスベリティを1つ設定す
る場合：各セグメントでその領域面積の22％

をアスペリティの面積と設定する。

（イ）セグメント毎にアスペリテイを2つ設定す

る場合：各セグメントでその領域面積の16％

と6％の2つのアスペリテイを設定する。

CaseA,Bともに(1)と(2)のどちらを採用す
べきかの決め手はいまのところはない。

（4）アスペリテイでの応力降下量の推定

アスペリテイにおける応力降下量は，円形ク

ラックモデルとアスペリテイモデルの2つのモデ

ルを用いて評価される。両モデルの応力降下量と

すべり分布の模式的関係は図13に示される。

a・単一円形クラックモデルを用いた応力降下

量の評価：無限媒質中の円形クラックの静的な応

力降下量(EshelbM1957)は

△ぴe=77r/16･('"D/r)(15)
で与えられる。ここで,Dは平均すぺり量,rはク

ラックの半径である。

Mo="DSおよびS=7rr2の関係から，
△ぴc=2.436MO/S3ﾉ2(16)

となる。

震源のモデル化で得られたアスペリテイが1つ

の場合,Somervineet(zZ.(1999)に従ってアス

ペリティの面積は（11）式に従うと仮定すると，

そこから生じる地震モーメントはMom=0.44Muと

なる｡このアスペリテイを半径rの円形クラックに

置き換えて（16）式で得られた値を代入すると，

応力降下量は，

Adc=9.64MPa （17）

と見積もられる。
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b.単一アスペリティモデルを用いた応力降下

量の評価:DasandKostrov(1986)と同様に，

応力を負担しない半径Rの円形の背景領域の中に

半径r(r<<R)の単一のアスペリティ（応力降

下△‘Jからなるモデル（総地震モーメントMOc)

を考える。そのとき断層面でのすべり分布は模式

的には図14のようになり,アスペリテイでの応力

降下量は総地震モーメントと関係して，

Aoa=(7/18)MW(Rr2)(18)

と与えられる（壇ほか，2001)。実際にはアスペ

リテイが半径Rの円形のどこにあるかでこの関係

式の係数は異なり，壇ほか（2001）はその期待値

を与えている。全破壊域S=汀職アスペリテイの

面積Sデ汀f,S｡=0.22S,および(9)式と(11)

式を上の（18）式に代入すると，

△ぴ.=9.35MPa

となり，ほぼ同様の値となる。

c・複数のアスペリティが存在するときの応力降

下量：入倉・三宅（2000）は，多重クラックモデ

ルを仮定して，複数のアスペリティが存在すると

きの応力降下量の推定方法を示した。例えば，1

つのセグメントに2つのアスペリテイを想定した

ときは，アスペリティの面積が断層面積の16％と

6％の大・小2つのアスペリテイを考え，そこで

の応力降下を一定となるように地震モーメントを

配分すると,応力降下量は約12.6Mpaと推定され，

地震モーメントはそれぞれ0.358Mo@と0.082MO&

となる。壇ほか（2001）は多重アスペリテイモデ

ルを仮定してアスペリテイの応力降下量の推定方

法を示した。それによると全破壊域の面積に対す

るアスベリテイの総面積の割合が一定ならば，応

力降下量は常に一定となる。

d・背景領域の応力降下量:bに示されたアスペ

リテイモデルは背景領域の応力降下は定義されな

い。従って背景領域でも応力降下が生じるモデル

を想定する場合，便宜的な方法として円形クラッ

クの式を準用して背景領域の実効応力ロ｡bを求め

る。

Ocb=2.436MobiSb"(19)

ここでMobとSbは背景領域の地震モーメント

(Mob=M｡-Mo.)と面積(Sb=S一s｡）である。

､図14アスペリテイモデルの模式的すべり分布．
全破壊域の半径をR,その中に半径rの領域で応力降
下△グ.が生じたときのすべり分布がD.(x)となる．
この時のアスペリテイ部分における平均すくり量は
D･は，半径Rのクラックモデルに対するすべり分布
D(x)の平均値と同じ値が与えられる．

Fig.14Schematic81ipdisributionfbrasingle
asperiWmodel.

D(x)andD.(x)areslipdismbutionhracircular
crackmodelandasmgleasperiWmodel(radius
ofthetotalruptureareaRandthatofthe
aSperi"r),respectivelyBWhenshessdropatthe
asperiWisassumedtobe△ぴ｡,theaverageSlipat
measperiWisgivenasD.．DDandistakentobe
anaverageofD(x).

DasandKostrov(1986)で定義されたアスペ

リティモデルでは背景領域の応力降下量はゼロと

されており，上の背景領域の実効応力の物理的意

味は不明確である。上の式の実効応力はすべり速

度に比例する量として導入された量である

(Brtme,1970)。震源インバージヨンのすべり分
布から計算される応力降下量はアスペリテイの外
ではゼロあるいはマイナスの値をとることがある

(例えば,Bouchonetcl.,1998)。しかしながら，

最近のアスペリテイモデルの破壊過程に関するシ

ミュレーションの計算から，応力降下をゼロと設

定されたアスペリティの外側（背景領域）におい

てもすべり時間関数が振幅は小さいが立ち上がり

が急峻なKcgtrov型(Kostrovil964)の形状を示

すことがわかってきた(例えば,中村･宮武,2000)。

このことは応力がゼロとした背景領域からもアス

ペリテイに比べて振幅は小さいが地震動を生成す
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図15断層の分岐形態と断層破壊の始まり・破壊伝
播方向の関係（中田ほか，1998による)．

Figbl5mustrativemodelsoffbultbranChing
andrupturepropagation.(afterNakata
g#GI.,1998).

ることを意味している。したがって，（19)式の実

効応力はすべり速度に比例して地震動の生成を考
えるための便宜的な値と考えるべきものである。

背景領域からの地震動を加えることにより断層面

全体からの総地震モーメントが整合的に与えられ

る。

（5）アスペリテイの幾何学的位置

アスペリティは，地表で断層変位が大きいと確

認された個所や試算を行う地点に影響が大きい個

所に暫定的に配置されることが多い。現状では，

地震前にアスペリティの幾何学的位置を特定する

ことは難しい。今後，活断層調査で断層面に沿っ

た変位分布のマップなどが作成されればアスペリ

ティの位置の情報として有効であると考えられる。

5）その他の霞源断層パラメータ

（1）断層破壊の開始点，破壊伝播の方向，破壊

の終端

断層面のどこから破壊が開始するかということ

も強麓動予測における重要な要素である。内陸地

震の場合，破壊が地震発生層の下端からの開始す

る場合が多いことが経験的に知られている。この

現象は地震発生の準備過程で地震発生層の下部地

殻が塑性変形を起こすのに対し，上部地殻の塑性

変形が押さえられ固着すると，下部地殻における

変形が上部地殻に局所的な応力集中を起こすこと

によると考えられる（飯尾,1998)｡Ito(1999)

は，地震発生層の下限が急激に変化するところに

破壊開始点が一致する場合が多いとし，地震発生

層の下限分布を調べてそれが急変するところを見

出せば，かなり高い割合で大地震の発生場所を見

つけることができる，と報告している。

また中田ほか(1998)は，図15に示されるよう

に断層線の平面形態とガラスなどの脆性破壊が伝

播したときの亀裂の形状の類似性に着目して，断

層破壊開始点および破壊伝播方向を推定できる可

能性を示している。一方，亀・山下（1998）は断

層破壊の成長と停止のメカニズムについて理論的

検討を行い，破壊が進行するにつれて断層の枝分

かれが生じて停止することを示している。これら

の研究は定量的にはまだ問題力磯されているが，

震源のモデル化に重要な情報を提供するものであ

る。

（2）破壊伝播様式

これまでになされた強震動シミュレーションの

解析から，破壊は発震点から円状に伝わると仮定

して，その破壊速度は一般に媒質のS波速度の関

数として与えられることがわかってきた（例えば，

KamaeandIrikura,1998)。なお，シミュレー

ションされた地震動が分割された断層要素のサイ

ズに対応した人為的周期性をもつことがあるが，

破壊速度に一定のばらつきを与えることでこの人

為的周期性を防ぐことができる。

V・特性化震源モデルに基づく強震動

シミュレーション

1）特性化震源モデルの有効性

強震動記録や遠地地震記録を用いた震源イン
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図16

Fig.16

ハイブリッド法を用いた強震動の合成のフローチャート．

FlowchartofsimulatingstronggroundmotionS

usingahybridscheme.

バージョンにより，地震時の断層面上のすべり分

布が不均質であることはすでに述べたように良く

わかってきた。Somervinee2QJ．(1999)は震源

インバージョンの結果を基に一定の判断基準を導

入して，全断層破壊域とアスペリテイ領域の抽出

方法を提案した。ここでは彼らの定義に基づいて

特性化されたアスペリティを有する溌源断層モデ

ルを特性化震源モデルと呼ぶこととする。

MiyakoshietqZ.(2000)は,Somervilleet@l.

(1999）の方法で特性化された震源モデルを用い

て理論的に計算された波形は，震源インバージヨ

ンと同様の周期範囲に限れば観測波形と良く一致

することを示した。しかしながら，特性化された

震源モデルが工学的にも重要な短周期も含む広帯

域の強震動波形の合成に有効かどうかの検証はい

まだ十分にはなされていない。

1995年兵庫県南部地震で被害の源になったの

は周期1秒のパルス波と考えらてれる（例えば，

川瀬，1998;境ほか,i998)。地震災害の軽減の，
ためには周期1秒を含む広帯域の強震動の予測が

必要とされる。そのためには震源モデルのみなら

ず，伝播経路や観測点近傍の地下構造に基づいて

評価されるグリーン関数が短周期に十分な精度を

有するものでなければならない。一般的には周期

1秒よりも短周期までのグリーン関数を理論的に

評価するに十分な3次元地下構造モデルの推定は

きわめて困難である。

現実的には広帯域の強震動をシミュレーション

するための最も精度良い方法は経験的グリーン関

数法であると考え.られる(例えば,Irikura,1986)｡

K負maeandlrikura(1998)は1995年兵庫県南

部地震の強震動が3つのアスペリティからなる特

性化震源モデルを用いてシミュレーションされた

合成波形と良く一致するこどを示した。また，池

田ほか(2001)は,2000年鳥取県西部地震につ

いて同様の手法で2つのアスペリティで特性化さ

れた震源モデルが観測記録を良く説明することを

示した。しかしながら，経験的グリーン関数法は

適切な小地震記録が得られないと適用できないと

いう致命的な限界がある。

この問題を克服するため，最近，理論的方法と

半経験的方法の特徴を組み合わせて計算するハイ

ブリッドグリーン関数法またはハイブリッド法に

よる強鍵動シミュレーションが広く行われるよう

になった(Kamaee"I.,1998;入倉･釜江,1999)。

ハイブリッド法は,図16のフローチャートで示さ

れるように，1秒よりも長い周期帯域に対しては

3次元FDM､FEMなどの理論的手法を用いて厳

密に理論計算を行い，短周期帯に対しては統計的

グリーン関数法などではじめに小地震の記録を計

－869－
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図17震源インバージョンの結果を基に抽出された特性化震源モデル
のアスペリテイ総面祇(a)および最大アスペリテイ面稜と地震
モーメントの関係(b)(Miyakoshi,2001私信による)．
黒線はScmervineetgl.(1999)によって傾きを2/3に固定し
て得られた回帰式を示す..広い周波数請域における強霞動シ
ミュレーションから推定された最適震源モデルが白丸印で示さ

れる．

Fig.17(a)Relationshipbetweencombinedareaofasperitiesand
seismicmomentbasedonslipdistribudons．(b)Relation-

ShipbetweenareaofthelargestaSpenWandSeiSmic
momentbasedonslipdistnbutionsestimatedbythe
wavefbrminversion.(afterMiyakoshi,2001personal

"mm,micationg)

Thesolidlinesshowaleast-squarentundertheconst-
raintofself.similarity(slope=2ﾉ3)bySomervilUeetcl.
(1999).Thecombinedasperityareaandthelargest

asperiWareaareplottedbywhitecirclesdeterminedfrom
comparisonbetweenthesyntheticandobservedwavefbrms
inthebroad-bandhequencyrangeanalyses.

、
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算したのち経験的グリーン関数法によって大地震

の強震動を計算し，次に両者を足し合うことで大

地震の広い周波数帯域における強震動の推定を行

うものである。これらのハイブリッドグリーン関

数法やハイブリッド法を用いて,1995年兵庫県南

部地震(Kamaee#qj.,1998),1999年トルコ・

ncaeli地震(Kamaeandnikura,2000)¥1999

年台湾.･Chi-Chi地震の強震動のシミュレーショ

ンがなされ，観測記録との比較により最適な特性

化震源モデルが推定されている。

ハイブリッドグリーン関数法およびハイブリッ

ド法により検証された特性化震源モデルのアスペ

リティの総面積および最大アスペリティの面積が

図17に白丸印（1994年米国･Northridge地震，

1995年兵庫県南部地震，1999年トルコ･KccRGali

地震，1999年台湾･Chi-Chi地震）で示される。

何れの地震も強震動を推定するための最適震源モ

デルはSomervnlee#QZ．(1999)で示されたアス

ペリテイ面積と地震モーメントの自己相似の関係

をほぼ満足していることがわかる。このことは，

特性化震源モデルが強震動を評価するための震源

断層モデルとして有効であること，さらにそのた

めに必要とされるすべり分布の不均質特性，すな

わちアスペリテイモデル，が一定の相似則により

予測可能なことを示している。

2)1948年福井地震の強震動の再現
50年前に福井市およびその周辺地域に大災害

をもたらした1948年福井地震は福井市近郊を走

る活断層に起因する内陸地震で，いわゆる都市直

下地震の1つであった。この地震の規模は気象庁

マグニチュード(MJMA)7.1で,1995年兵庫県南
部地震(MJMA7.3)とほぼ同じであった。福井地震

のときに被害（図18）を引き起こした強震動がど

のようなものであったかに関する研究は殆どなさ

れていない。その理由は震源域近傍で地震動が全

く記録されていないことにある。日本の多くの都

､市が福井市同様に活断層に囲まれていることを考

えると福井地震の強震動の検討は重要である。

この地震の震源断層メカニズムに関して菊地ほ

か（1999）は，近距離での低倍率地震計記録を用

いた解析により西下がりの正断層モデル（走向

皿
謹
細 perity

perity､,N岨

図181948年福井地震の木造家屋全壊率の分布
（北陸震災調査特別委員会，1951；武村，
1998）と想定麓源モデル．

想定震源域（大きな長方形）に2つのアス
ペリティ(No.1とNo.2)が設定された．

Fig.18Mapshowingthepercentageofcol-
lapsedaame-houses(TheSpecialCom-
mitteemrtheDamageSurveyofthe

HokunkuErmquake,1951;nkemura,
1998)andlocaaOnoftheaSSumed

sourcemodelbrthel948E､1kui

earthquake，TWoasperities(No.1and
No.2)onmemultplanearetaken.

170.,傾斜角70｡,すべり角--10｡)が妥当であ

るとしている。これまでに行われた解析では，地

震モーメントが1.8×1019NNmから3.3×101'Nm

の範囲に推定されているため，ここでは，それら

の値の中間に近い2．6×10''Nmを仮定した。福

井地震の強震動を再現するための不均質断層モデ
ルは，強震動予測のレシピに従って地震モーメン

トから全破壊域とアスペリティの面積を推定する

ことにより，演鐸的に与えられる。想定された震

源パラメータは，全断層面積(S=908kmm2),アス

ペリテイの総面積(Sa=204km2),最大アスペリ

テイの面積(Sm=148km2),アスペリテイの数(2

つ）である。断層面内での各アスペリティの位置

は経験的関係式から決められないので，菊地ほか

(1999）に対応させて，図18に示されるように，

第1イベント（7×8km2)は北側の深いところ
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図19正断層露源解（菊地ほか，1999）を基に構築さ
れた特性化震源モデルを用いて計算された
1948年福井地鍵の強震動．

(a)は断層直交成分,(b)は断層平行成分を示
す．計算領域は長方形の実線で囲まれた領域

（1,1)～(14,8)のグリッドに分けられており，●
は岩避点，○は堆積層上の点に対応する．破線
でXマークが付されたところは2つのアスペリ

テイの地表投影に対応する．（入倉･釜江，1999
による）

Fig.19Distributionofsimulated,elocityground
motionsusmgthecharacterizedsource
mcielassumednormal.faultmodel"

Kilcnnchie#cl.(1999),(a)mult-normal

componentand(b)mult-paranelcomponent.
Thestudyareaisshownhomthegridpoint

(1,1)to(14,8).nlerectanglescorrespondto
thesurffaceprqjectionofthesourcearea.
Siteconditionsareclassinedbysolidcircles

fbrrockandbywhitecirclesfbrsediment,
(afterlrikuraandKamae,1999)

O2468101214

x(km)
O2468101214

x(km)

図20正断層を仮定した特性化震源モデルに対し

て計算された強震動．

(a)断層直交方向の最大速度分布,(b)断

層平行方向の最大速度分布,(c)ベクトル

合成された最大速度分布,(d)計測震度分

布をそれぞれ示す．（入倉･釜江，1999に
よる）

Fig．20Mapshowing"ntoursofsimulated
velociWmotions.

(a)mult-normalcomponent,(b)mult-
parallelcomponent､c)peakground
velocityiand(d)measuredseismicmten-

si"(aaerlrikuraandKamae,1999)
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メータに加えて，すべり分布の不均質性を表す微

視的断層パラメータも地震モーメントに関して自

己相似な関係にあることが確認された。しかしな

がら解析された最大の地震規模はM"7.2であるた

め，より大きな地震への適用の可能性は試されて

いない，という問題があった。

巨視的断層パラメータに関して,Wensand

Coppersmith(1994)によりコンパイルされた

データ（余震分布，活断層情報や測地学的データ

から推定されたもの）を加えて，断層パラメータ

に関するスケーリング則の再検討を試みた。その

結果,Mwが7.5を超えるような大きな地震で》

WensandCoppersmith(1994)による断層面積
はSomervilleetcl.(1999)の断層面積と地震モー

メントについての経験式(S"M門に比べて系

統的に小さくなることがわかった。また，断層幅

が飽和するような大きい地震で断層面積がM･唾に

比例するようになる(Shimazaki,1986)ことが

わかった。よってM8クラスの地震について断層

面積から地震モーメントを推定するときには上の

関係に基づくばらつきを考慮することが必要とさ

れる。

強震動予測のための震源特性化の手続きは，以

下のようにまとめることができる。強震動予測の

ための震源モデルは巨視的断層パラメータ，微視

的断層パラメータ，およびその他のパラメータに

より決定論的に与えられる。巨視的断層パラメー

タとして，活断層調査により同時に活動する可能

性の高い断層セグメントの総和から断層長さ，地

震発生の深さ限界から断層幅，が推定され，長さ

と幅の積から断層面積，そして断層面積と地震

モーメントの経験的関係から地震モーメントが推

定される。断層の走向と傾斜角は地質・地形・地

理学的調査，さらに反射法探査などから推定され

る。微視的断層パラメータは，断層面上のすべり

不均質性をモデル化するもので，地震モーメント

とアスペリティ面積の総和，最大アスペリティ面

積，アスペリテイ個数などに関する経験的関係か

らアスペリティの面積およびそこでの応力降下量

が与えられる。

このような震源特性化の手続きの有効性は，

(深さ7～15km),第2イベント(12×12km2)

が福井地震で最も被害の集中した地域の直下（深

さ3～15km)にあるとし，破壊は北から南へ進

行すると仮定した。

この震源モデルに対する合成速度波形の断層平

行成分が図19に示される｡断層面の上盤側に大き

な速度振幅をもつ震動が広がり，最大で約227

cm/s(座標点(9,4)),岩盤上の地震動の最大速度

は約35cm/sとなっている。断層直交成分と断層

平行成分の最大速度の分布は図20(a)と図20

(b)に示される。断層直交成分力哺側で大きいの

は北から南への破壊伝播の指向性効果によるもの

である。最も震動が大きいのは盆地中央部の断層

平行成分（図20(b))となっている。このことは

被害報告で盆地中央部における建物の転倒方向が

断層平行方向になっていることに対応している。

ベクトル合成された速度震動の最大値の空間分布

が図20(c),計測震度が図20(d)にそれぞれ示

される。図18の全壊率30％の領域は地震動の最

大速度の80～1OOcm/sのコンターにほぼ対応し，

計測震度でほぼ震度6強と評価された領域に対応

する。

ここで推定された強震動の最大速度の大きい領

域（例えば80cm/S以上）は福井平野のほぼ全域

に広がっており，1995年兵庫県南部地震の際に生

じた「震災の帯」のような震源断層に平行した帯

状の被害集中域は現れない。これは，福井地震の

震源断層は厚い堆積層の下にあったため，非常に

広い領域で振幅の大きい強震動が生成されたため

と考えられる。このことは被害予測を行うために

は震源のモデル化と同時に，想定する震源断層を

取り巻く堆積層の3次元構造の把握が重要なこと

を示している。

VI.おわりに

強震動記録や遠地地震記録を用いた高精度の線

形波形インバージョンによる断層すべり分布の研

究成果が最近少しずつ蓄積し，統一的な基準を用

いたすべりの分布の統計的解析が可能になってき

た（例えばSomevillee#QZ.,1999)。この結果，

断層長さ，幅や平均変位のような巨視的断層バラ
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1995年兵庫県南部地震の震源のモデル化および

それに基づいた経験的グリーン関数法，およびハ

イブリッドグリーン関数法を用いて合成された強

震動が観測記録とよく一致することで検証されて

きた(Kamaeandlrikura,1998;KamaeetqZ.,

1998)。さらに1948年福井地震の強震動を推定す

るための震源のモデル化がこの方法でなされ，ハ

イブリッド法を用いて計算された強震動の最大速

度や計測震度は被害分布と関係づけられることが

わかった（入倉・釜江，1999)。

本研究で提案している強震動予測のためのレシ

ピは，シナリオ地震を想定したときに誰が行って

も同じ答えが出ることを目指したものであるが，

実際に確定論的に唯一のモデルを作るには困難な

場合が多い。より信頼性の高い強震動予測を行う

には，アスペリテイの位置の設定，地震発生層の

浅さ限界の推定，地表地震断層と伏在断層におけ

るすべり量の関係といった問題点の検証が今後必

要であり，そのためには地質学と地震学の研究の

融合が不可欠である。
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