
Ａ甲
第

特定の活断層を想定した強震動の予測手法一強涯動予測のレシピー

入倉孝次郎・三宅弘恵・岩田知孝（京都大学防災研究所）

釜江克宏（京都大学原子炉実験所）

宮腰研・香川敬生（地域地盤環境研究所）

概略

本研究は，将来の大地震の災害軽減に寄与するため，構造物の被害に関係する広帯域(0.1秒から10

秒)の強震動を高精度で予測するための方法論を確立することを目的としている．強震動記録や遠地地

震記録を用いた震源インバージョン結果に基づき，一定の判断基準で地震時のトータルな破壊域に関

係する巨視的断層パラメータおよび破壊域内部でのすべりの不均質性を表す微視的パラメータが推定

され，これらの巨視的および微視的断層パラメータは地震モーメントに関して自己相似の関係にある

ことが明らかとなった．詳細な震源インバージヨンがまだなされていないM8クラスの大地震に対す

るスケーリング則の検証のため，余震分布，活断層情報測地学的データから決められた巨視的断層

パラメータと震源インバージョンによるものとの関係を吟味し，これらの検討結果を総合化して，活

断層を起震断層とする地震の強震動予測のためのレシピを提案する．強震動評価のための震源断層は

巨視的断層パラメータおよび微視的断層パラメータのスケーリングに従って特性化される．レシピに

従って与えられる特性化震源モデルの有効性が大きな被害をもたらした最近の大地震の強震動のシミ

ュレーションを例として検証された．2000年鳥取県西部地震について経験的グリーン関数法を用いて

合成された地震動と観測記録の比較から2つのアスペリテイーで特性化された震源モデルが最適化モ

デルとして得られた1995年兵庫県南部地震(Mw6.9),1999年トルコのコジヤエリ地震(Mw7.4),1999

年台湾の集集地震(Mw7.5)等に関しても，経験的グリーン関数法やハイブリッド法を用いた広帯域の

シミュレーションによるフォーワードモデリングにより特性化震源モデルが推定されたこれらの大

地震について震源の不均質性を特徴付けるアスペリテイーの面積と地震モーメントの関係は

Somevilleaaﾉ.(1999)で得られた自己相似の関係をほぼ満足していることが明らかとなった．これら

の結果は活断層を起因とする大地震の強震動を予測するための震源パラメータが予測可能なことを意

味している．

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

関してマグニチュード－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．最近の地震災害の経験から，このような強震動予測のみでは構造

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．強震動は震源となる断層の性質と震

源からサイトに至る地下構造により地域的に大きく増幅され，被害が引き起こされる．地震動の構造
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物に対する破壊力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．そのためには強震動の予測は震源断層と震源から対象サイトまでの地下構造の性質に基づいてな

されねばならない．

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かに関してはきわめて多くの研究がある(例えば，

KanamonandAndeIson,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時

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中にあ

る断層の運動の結果に過ぎない．従って，地表断層の動きのみから断層運動全体の特性化は困難であ

る．地中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IO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．

本研究で重要なのは断層運動と強震動の関係にある．近年，大地震の時の震源域近傍での強震動を

断層震源モデルを用いて推定する研究が盛んに行な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ヨンにより求める研究へ発展した(例えば,HartzellandHeaton,1983).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，大地震の時の断層面の

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，大地震の時の断層運動は一様ではな

く震源断層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．

Somerville""(1999)は震源断層での不均質なすべり分布の性質の特性化を試みた．彼等は同

一手法の波形インバージョンにより解析された15の地殻内地震のすべりモデル(例えばWaldand

Heaton,1994)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る強震動には，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
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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．

そこで本論では，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とともに，特定の活断層を想定した場合の強震動予測手法をま

とめたレシピの提案と，その中での具体的な特性化震源モデルの構築方法についての研究成果の現状

を述べる．また，実際の地震に対して適用した例（2000年鳥取県西部地震）もあわせて報告する．

2．断層パラメータ（断層長さ，幅，変位，面積）のスケーリング

断層パラメータに関するデータ収集

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,Somervilleaaﾉ.(1999)にその成果がまとめられている．彼等は,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ィの抽出

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Innders地震で，その規模はMw7.2であり，最も小さいものはMwS.7となっている．

宮腰・他(2000)は,SekiguchiandIwata(2000)やIwataaa1(2000)により波形インバージョンの解析が

なされた1999年トルコ・コジヤエリ地震(Mw7.4),1999年台湾・集集地震(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，さらにSomervilleaaﾉ.(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なうには，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．彼等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llの地震についてはSomervilleaaﾉ.(1999)によって解

析されており，同一地震についてWellsandCoppersmith(1994)とSomervilleaa/.(1999)の断層パラメ

ータを比較すると，若干のばらつきはあるが良く一致していることがわかる(図l).

また断層パラメータについては，これまで松田(1975),Shimazaki(1986),武村(1998)などにより気象

庁マグニチュード或いは地震モーメントに関するスケーリング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気象庁マグニチュードを用いた経験式であるが,Takemuraaaﾉ.(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，巨視的断層パラメータに関して,Somervilleeja1(1999)および宮腰・他(2000)により求めら

れた波形インバージョンの結果に,WellsandCoppersmith(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.WellsandCoppersmith

(1994)のデータについては，信頼性あるものに限定するため7.5xlO25dyne-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

3



関係について議論する．

断層長さと勉屋モーメントの関係

Somervilleaa1(1999),宮腰・他(2000)等により，震源インバージョン結果から推定した断層長さ，

およびWellsandCoppersmith(1994)による断層長さが地震モーメントの関数として図2に示される．

図では，震源インバージョンによるものは大きい黒丸(横ずれおよび高角逆断層地震)および大きい灰

丸（低角逆断層）で示される．一方,WellsandCoppersmith(1994)によるものは緑丸（地中断層）と

黄丸（地表断層）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．

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,L-Moの関係式はShimazaki(1986)の考

えに基づき次の形で与えられるとしている．

logL(km)=1/31ogMo(dyne-cm)-7.28fbrMo<Mot

l/21ogMo(dyne-cm)-11.82fbrMo≧Mot （1）

ここでMotは，断層幅Wが地震発生層の深さ限界に対応し，一定値(Wmax)で頭打ちに達するよう

なサイズの地震のモーメントで,Shimazaki(1986)ではMot=7.5x1025dyne-cmとされている.Shim2wuki

(1986)により詳細な統計的検定により決められた式（図2に2つの黒線で示される）は上の式ときわ

めて近い値となっている．

大きい地震(>Mot)にためのShimazaki(1986)の関係式を用いると断層長さLはWellsand

Coppersmith(1994)によるL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

或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(km)と地震マグニチュードM(気象庁マグニチュードに相

当すると考えられる）の間に次のような関係を導いている．

logL=0.6M-2.9 （2）

内陸の地殻内に発生する震源の浅い地震（内陸地震）について,MoとMjの関係式はTakemuraaaﾉ．

(1990)と武村(1990)で詳細に検討され，次の関係

logMo=l.17Mj+17.72 （3）

が得られている．上の関係式はTakemuraαα/.(1990)において伊豆半島周辺で発生するMj4.0～7.2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(l)および(2)式に代入すると，松田(1975)によるL-Mj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=0.513Mo-ll.99 （4）

このようにして導かれた松田式が図2に青線で示される．松田式はShimazaki(1986)の関係式とほぼ

平行でかつWellsandCoppersmith(1994)による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．
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断層変位丑と勉屋モーメントの関係

震源インバージョンによる平均変位量（黒丸：横ずれおよび高角逆断層地震，灰丸：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

ントの関数として図4.3.3-3に示される．

Somervilleeral.(1999)では平均すくり量と地震モーメントの関係は

logD=0.333･logMo-6．81 （5）

となり，図3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見える.Somervilleaaﾉ.(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3の赤線),これはWellsandCoppersmith(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,WellsandCoppersmith(1994)において，地震モーメントと破壊域面積の関係D=MO/ILLW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l.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,Somervilleaaﾉ.(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Mj(気象庁マグニチュード）と次の

ような式で関係づけられるとしている．

logD=0.6Mj4.0 （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=0.513･logMo-13.09 （7）

この変位に関する松田式が図3に青線で示される．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くらべて顕著に大きいが，最大地表変位量とくらべてもや

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いる．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見ら

れる．変位に関する松田式がSomervilleaaZ(1999)やWellsandCoppersmith(1994)と顕著に異なるの

は日本の地震の特性によるものかどうか，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

の現れるところのローカルな地盤条件の可能性もありうる．たとえば，未固結堆積層での地表変位は

局地的大きくなるなどの検討が必要とされる．

断層輻と地屡モーメントの関係

断層幅Wと地震モーメントMoの関係が図4に示される．震源インバージョンによるものは黒丸

（横ずれおよび高角逆断層地震）と灰丸（低角逆断層）で示される.WellsandCoppersmith(1994)に

よるものが緑丸で示される.Mo=1026dyne-cm以上の地震は15～25kmのほぼおなじ断層幅Wとな

る傾向を示す．低角逆断層の大地震はそれより大きな断層幅を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．
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断層梱Wと断周長さの関係

断層幅Wと地震モーメントMoの関係が図5に示される．震源インバージョン結果によるものが

黒丸(横ずれおよび高角逆断層),WellsandCo"ersmith(1994)によるものが緑丸で示される．点線は入

倉・三宅（2000)で設定された断層長さと幅の以下の関係式に対応する．

W=LL<Wmax

W=WmaxL≧Wmax （8）

この関係は内陸の活断層地震のWはある規模以上の地震に対して飽和して一定値となることに対応

している．ここで,Wmax=Ws/Sine,Ws:地震発生層の厚さWs=Hd-Hsである.HdとHs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Hs

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,1999].図5ではWmax=20kmとなって

いる．図4と同様に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

まる傾向が見える．

断層面稜Sと地屡モーメントMoの関藤

断層面積(S)と地震モーメント(M､)の関係が図6に示される．黒丸はSomervilleaaﾉ.(1999)および

宮腰・他（2000)で用いた断層破壊域と地震モーメントの関係，緑色の丸印はWellsandCoppersmith

(1994)による同様の関係を示す．黒の実線はSomervilleaaﾉ.(1999)による関係式

S=2.23･10-15．Mo2B （9）

である．

黄色の領域はSomervilleaaﾉ.(1999)および宮腰・他(2000)のデータセットの標準偏差を示す．

WellsandCoppersmith(1994)による断層面積(図中緑丸)は，地震モーメントが1026dyne-cmよりも大

きな地震で,Somervilleaaﾉ.(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．赤色の点

線は，断層面積がShimazaki(1986)の考えに従って断層幅が飽和する地震(7.6xlO25dyne-cm以上の地震

モーメントの地震)についてSCCMol勉が成り足つと仮定して，求められた経験的関係式である．断層

幅Wが飽和するのは図4と図5から20kmで,そのときの断層長さLは20kmと仮定している.Wells

andCoppersmith(1994)によるSとM･の関係は，黒実線ではなく赤色の点線に合うように見える‘

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（図中で水色の実線）を求めている．武村

による経験式は7.6xlO25dyne-cm以上の地震モーメントの地震ではSomervilleaaﾉ.(1999)や宮腰・他

(2000)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Shimazaki(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或いは日本

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．
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3．強屡動予測のレシピ

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でるよ

うな“強震動予測のレシピ”の考えを提案する．

同じ鰯モデルをもつ地臣が綴り返し起こるか？

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持つか，或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「固有地震説」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関して，現在地質・地形学的アプローチおよび

地震学的アプローチで検討されている．島崎(2000)は，断層線に沿ったスリップ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論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

ョンによるスリップ分布から地震の前の応力，すなわち初期応力(mitialstress)および最終応力(final

stress)の評価の研究が試みられている.Bouchonaaﾉ.(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最終的にも他の領域に比べて以前として高い応力状態を保ってい

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．

特性化断層鮒モデルの簿築一鮒特性化の手続き一

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.l～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，断層がどこで始まり，どこ

で止まるかという断層運動の巨視的パラメータと同時に震源断層内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，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，長さ，幅，傾

斜，深さ，走向，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イの

位置・大きさ・数，アスペリティ・背景領域の平均滑り量・応力降下量，滑り速度時間関数及びfinax),

その他の震源特性（破壊開始点，破壊伝播様式）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．

巨視的(ourer)断層パラメター

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,走行●)を特定す

る．断層破壊が同時期に複数のセグメントに及ぶ時は，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e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
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構造断面から推定される．

天五

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7のStepl).

(3)断■の幅(W):地醒発生層の厚さに関係

断層の幅は先に示したように断層の長さの関数として(8)式から推定される(図7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る微小地震の震源分布から推定される．精度よい

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．深さ限界は

反射層の存在にも関係付けられる(Ito,1999).

(4)地唾モーメントIM)の評価

このようにして推定された断層の長さLと幅Wから断層の面積S=LWが求められる．地震モーメ

ントMoは震源断層の面積との経験的関係(図7のStep3,(9)式参照)より求められる．ただし，前に述

べたようにMo-S関係を示す(9)式は適用限界があると考えられる．Mwが7.5を越えるような巨大地

震を想定するときはWellsandCoppersmith(1994)によりコンパイルされたMo-S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積とし,(1)

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には，次式に示すようにセグメントの面積のl.5乗の重みで振り

分ける．

Moi=Mo*Sil.5/ZSil.5(IO)

ここで,MoiとSiはi番目のセグメントのモーメントと面積である．

断層破穣の不鈎質性一微観的伽ne〃断層パラメター

1）アスペリティのモデル化

断層すべりモデルのインバージョン解析では，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ヨン結果を基に再定義する必要がある.Somervilleaaﾉ.(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Dav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Dav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．アスペリテイは断層破壊面上の領域で，平均に比較し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

定義した．アスペリテイ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

リティを用いて容易に作成するためである．まず，すべり量が破壊域全体の平均すくり量のl.5倍以

上に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イを定義する．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l.5倍に満たなければ，そこでアス

ペリテイを分割する．分割したアスペリティ領域端部の行または列で平均したすべり量が断層面全体

の平均すくり量のl.25倍より小さい場合はその行，列をアスペリテイ領域から削除することにより，
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最終的にアスペリテイを抽出した．

上記の解析結果に基づき断層の微視的的震源特性のパラメー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．

アスペリテイ面積の総和Saおよび最大アスペリテイの面積Slと地震モーメントの関係が図8(上）

および図8（下)に示される．これらはともにとも地震モーメントMoに対して両対数座標状で傾きが

2/3の直線にのっている．すなわち，

Sa(km2)=5.00×10-16×Mo2/3(dyne･cm)(11)

SI(km2)=3.64×10-16×Mo2/3(dyne･cm)(12)

で表せる．上の関係式は，アスペリテイ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．アスペリテイの総面積Sa(km2)および最大アスペリテ

イの面積SI(km2)は(9)および(ll),(12)から全破壊域の面積SOKm2)に対して，

Sa=0.22×S,(13)

SI=0.16×S (14)

とあらわせる．

これらの式はSomervilleaaﾉ.(1999)により15の内陸地震の解析から決められたものであるが，宮

腰・他(2000)は最近の1999年トルコ・コジヤエリ地震や2000年鳥取県西部地震などの日本の地震の

解析を加えてもほぼ満足することを示した．

KagawaandMiyakoshi(personalcomm.)は,Somervilleaaﾉ.(1999)とMiyakoshiaaﾉ.(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の関係を調べた(図9).彼等は,Somervilleαα/.

(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は除いたり[図9で,B:Whitter

Narrows(Mw6.0,Mo=1.0E+25),A:MorganHill(Mw6.2,Mo=2.lE+25),O:Northridge(Mw6.7,

Mo=ll.0E+25)],見直しによりアスペリテイの数が増えた[mBorahPeak(Mw6.9,Mo=23.0E+25)]結果を

矢印で示した．アスペリテイは地震モーメントが小さい(<1026dyne･cm)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1つで，それより大きくなるとア

スペリテイの数が増加する傾向がみられる．地震モーメント(断層長さ)が小さいときにアスペリテイ

がl個なのはすべり分布の分解能が十分でないことによる可能性もある．

一方，地質調査や腰源インバージョ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LomaPrieta地震(Mw7.0),1992年

T.2nders地震(Mw7.2)(図10)や1995年兵庫県南部地震(Mw6.9)の解析結果ではセグメント数とアスペ

リテイの数はほぼ一致している[WaldandHeaton(1991),WaldandHeaton(1994),Sekiguchiaaﾉ.(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9の傾向と調和的である．

そこで，ここではアスペリテイの数を次の基準で設定する．

CaseA:単一のセグメントからなる増合

(1)アスペリテイが1つの場合：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．

(2)アスペリテイが2つの場合：セグメントの破壊域の16%(Moに対するrupmrearea,areaofla唱est
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asperi可の関係から導出される)を最大アスペリテイの面澗6%(アスペリテイの総和面積から最大ア

スペリテイ面積を引いたもの)を第2アスペリティーの面積とする．

CaseB:複数のセグメントからなる場合

(1)セグメント毎にアスペリテイを1つ：各セグメントでその領域面積の22％をアスペリテイの面積と

設定する．

(2)セグメント毎にアスペリテイを2つ：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

ティを設定する．

CaseA,Bともに(l)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．

アスペリテイモデルに対する応力降下量の推定について，円形クラックモデルの比較で検討する．

単一アスペリテイと円形クラックの応力降下とすべり分布の模式的関係は図llに示される．

無限媒質中の円形クラックの静的な応力降下量(Eshelby,1957)は

Aoc=7兀/16･("D/r)(15)

で与えられる．ここで,Dは平均すくり量,rはクラックの半径である．

Mo="DSおよびS=兀r2の関係から，

Aoc=2.436Mo/S3/2 (16)

となる．

単一のアスペリティ(半径r)を円形クラックに置き換えて応力降下を見積もると

アスペリテイの面積は(ll)から,Sa(km2)=5.00×IO~16×Mo2ﾉ3(dyne･cm),そこから生じる地震モーメン

トはSomervilleαα/.(1999)にしたがってMoa=0.44.Moとなる．これらの値を(16)に代入すると，

Aoc=9.64MPa (17)

と推定される．

一方,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(I<<R)

の単一のアスペリテイ(応力降下△oa)からなるモデル(総地震モーメントMoI)を考える．そのときア

スペリテイでの応力降下は総地震モーメントと関係して，

Aoa=(7/18)MoI/(R12)(18)

と与えられる(埴・他(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

係数が異なる．埴・他(2001)はその期待値を与えている．全破壊域S=兀R2,アスペリティの面積Sa

=JEr2,Sa=0.22S,および(ll)式から,S(km2)=2.23×lO･15×Mo2B(dyne･cm)を上の(18)に代入すると，

Aoa=9.35MPa

となり，ほぼ同様の値となる．

複数のアスペリテイが存在するときの応力降下の推定は入倉・三宅(2000)に示される．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で，地震モーメントはそれぞれ0.358.Motと0.082･Motとなる．アスペリテイ・モ

デルの背景領域の応力降下量△ぴb(bar)はこの方法では定義されない．便宜的な方法として円形クラ

ックの式を準用して求める．

Aob=2.436･.Mob/Sb3/2 (19)
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ここでMobとSbは背景領域のモーメント(Mob=Mo-Moa)と面積(Sb=S-Sa)である．

4J1回I値

ここでは，地表で断層変位が大きいところが確認された箇所，試算を行う地点に影響が大きい箇所

に暫定的に設定する．現状では，地震前にアスペリテイの幾何学的位置を特定することは難しい．

その他の鰯断層パラメータ

“の‐のl則,‘の．

断層面のどこから破壊が開始するかということも強震動予測の際重要な要素である．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の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,1996).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

で大地震発生場所を見つけることが出来る，と報告している．

断層の破壊伝播方向について，中田・他(1998)はガラスなどの脆性破壊が伝播したときの亀裂の形

状との類似性に着目して，断層線の平面形態から推定できる可能性を示しているおり，場合によって

は断層破壊開始点をも推定できるとしている．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枝別れし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いまだ問題が残されているが，震源のモデル化に重要な情報を提供するも

のである．

(2)破壇伝播様式

破壊は発震点から円状に伝わるとして，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る．

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．この場合，このような人為的周期は破壊速度に一定のばらつきを与えることで防ぐこと

ができる．

4．特性化展源モデルに基づく強震動のシミュレーション

2000年烏取県西部地震の強展動シミュレーションモデル

ここでは,2000年鳥取県西部地震について強震動記録を用いた波形インバージョン結果に基づいて

特性化された震源モデルと経験的グリーン関数法を用いてフォーワードモデリングにより決定された

最適震源モデルを比較検討する．この地震の波形インバージョンは，堀川(2000)，井出(2000)，岩田・

他(2000)，宮腰・他（2000)，八木・菊地（2000)，など多くの研究者により発表されている．本検討で

は，これらのモデルのうち，震源から70km以内のK-netとKiK-netl4地点(図12上図)で得られた強

震動記録を用いてインバージョンを行なった岩田・他(2000)のすべり分布(図12中図の矢印およびカ

ラー分布)に基づいて議論を行なう．宮腰・他(2000)はSomervilleaaﾉ.(1999)と同様の判定基準に基づ

いて破壊域とアスペリティの抽出を行なった（図12の下図).この特性化震源モデルを初期モデルと

して岩田・他(2000)によるインバージョン結果基に滑り量の大きい震源の上方（アスペリテイ2）と
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その南側（アスペリテイl)と2カ所にアスペリテイを設定し，各アスペリテイをサブイベントとす

る多重震源としての扱いで経験的グリーン関数法を用いた強震動波形のシミュレーションを行なった．

シミュレーションに用いる経験的グリーン関数としては，各アスペリティにその内部または極近傍

で生じた小地震の記録を経験的グリーン関数として用いるのが理想的である．ここでは比較的多くの

観測点で記録された2つの余震，図12上図に小さい★印で示されるM3.9(2000年10月7日6時22

分，深さ12km)とM4.2(2000年lO月17日22時17分，深さ12km)の記録を経験的グリーン関数

として用いた．ただし、2つの余震はサイトによって使い分けをしており，アスペリテイごとに2つ

の余震記録を使ってはいない。このように波形合成を行なうとき，グリーン関数として1つの記録を

用いているので，断層近傍の観測点では余震からの震源放射特性と各アスペリテイをサブイベントと

みなした場合にそこからの震源放射特性の符号（センス）が異なるような事態が生じることがある‘

そのときには震源特性の違いは符号のみ補正した．ここで用いたパラメータの詳細は池田・他(2000）

に記されている．

最終的に，合成記録と観測記録がもっともよく一致するモデルは，図12の中図で太線で囲まれた

2つのアスペリテイからなるものであった．アスペリテイ1は7×7km2,アスペリテイ2は7×5km2

の面積をもつ．各アスペリティで破壊は★印でマークされた点から放射状に伝播するとしている．波

形合成は図12の上図に示したl4点で行った．最適モデルによるシミュレーション結果の例が図13

に示される．他の観測点での結果については池田・他(2000)に示されている．ここでは断層に近い2

つの観測点,SMNHOI(伯太町，図13上図）とTIRHO2(日野町，図13下図）における3成分(NS,

EW,UD)の合成波形が観測波形とそれぞれ比較される．各観測点で上から経験的グリーン関数とし

て用いた余震の加速度記録，観測された加速度記録，合成された加速度記録，観測された速度記録，

合成された速度記録が示される．速度に関しては合成と観測記録は個々のフェーズを含めよい一致を

示している．加速度に関して合成記録は最大振幅および継続時間に関してよく一致しているのがわか

る．

特性化パラメータの有効性

強震動記録や遠地地震記録を用いた波形インバージョンにより，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.Somervilleaaﾉ.(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．

彼らの定義に基づいて特性化されたアスペリテイを有する震源断層モデルを特性化震源モデルと呼ぶ

こととする.Miyakoshieml.(1999)は,Somervilleaaﾉ.(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ョ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．

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，上で2000年鳥取県西部地震の

例で示したように経験的グリーン関数法である(Irikura,1986).Kamaeandlrikura(1998)は1995年兵

庫県南部地震の強震動が3つのアスペリティー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
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記録が得られないと適用できない．

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法による強震動シミ

ュレーションが広く行われるようになった(Kamaeaaﾉ.,1998;入倉・釜江,1999).この方法は,1

秒よりも長い周期帯域に対しては3次元FDMや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なうものである．

このハイブリッド法を用いて,1995年兵庫県南部地震(Kamaeaaﾉ.,1998),1999年トルコ・コジヤ

エリ地震(Kamaeandl面kum,2000)や1999年台湾･集集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た．

経験的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イの

総面積および最大アスペリテイの面積が図8の+印で示される．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Somervilleαα/.(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

なわちアスペリティモデル，が一定の相似則により予測可能なことを示している．

5．おわりに

強震動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,統一的な基準でのすべりの分布形状の統計的解析が可能になってきた(例えばSomevillee!

aﾉ.,1999).この結果，断層長さ，幅，平均変位のような巨視的断層パラメータに加えて，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

できた．しかしながら解析された最大の地震はMw7.2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,WellsandCoppersmith(1994)によりコンパイルされたデータ（余

震分布，活断層情報，測地学的データから推定されたもの）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再検討を試みた．その結果，地震モーメントが1026dyne-cmより

も大きな地震で,WellsandCoppersmith(1994)による断層面積はSomervilleaaﾉ.(1999)の式(S"M.2B)に

比べて系統的に小さくなる，また，断層幅が飽和するような大きい地震で断層面菰がMol厄に比例す

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．

上で示された巨視的および微視的断層パラメータの自己相似性に基づき，地震災害軽減のために必

要とされる短周期を含む広帯域強震動を評価するためのレシピがまとめられた．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が与えられると，レシピに従って，地震モーメント

を含む巨視的断層パラメータが推定され，つぎにアスペリテイ面積など微視的断層パラメータが与え

られる．

このようにして与えられた特性化震源モデルの有効性が，2000年鳥取県西部地震の強震動のシミュ
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レーションを例として検証された．1995年兵庫県南部地震(Mw6.9),1999年トルコのコジヤエリ地震

(Mw7.4),1999年台湾の集集地震(Mw7.5),等に関しても，経験的グリーン関数法やハイブリッド法を

用いた広帯域のシミュレーションによるフオワードモデリングにより特性化震源モデルが推定された．

これらの大地震について，震源の不均質性を特徴付けるアスペリティの面積と地震モーメントの関係

はSomervilleaaﾉ.(1999)で得られた自己相似の関係をほぼ満足していることが明らかとなった．

鮒辞

鳥取県西部地震のシミュレーションにはK=NET,KiK-netのデータを使わせていただきました．関

係機関諸氏に記してお礼申し上げます．
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はじめに地質調査結果を基に断

層の長さを決める．セグメントが1
つのときはセグメントの長さをそ
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