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けど

譽固断層帯（南東部）の地震を想定した強震動評価について

地震調査研究推進本部は、「地震調査研究の推進について－地震に関する観測、
測量、調査及び研究の推進についての総合的かつ基本的な施策一」（平成11年）に
おいて、「全国を概観した地震動予測地図」の作成を当面推進すべき主要な課題と

し、強震動予測手法の高度化を推進項目の一つとして挙げた。

これを受け、地震調査委員会は、特定の活断層で発生する地震の強震動評価を逐

次公表するとともに（地震調査委員会,20021,20042など）、強震動の評価手法で
ある「ハイブリッド合成法」3について検討している。一方、平成17年（2005年）3

月20日に発生した福岡県西方沖の地震においては、多数の観測記録が得られたこと

から、強震動評価手法そのものの検証を行い、中間報告として平成19年3月に公表

した4．その後、詳細な地盤増幅データ等を使用して手法の検証を再び実施し、その
結果を平成20年4月’1日に公表した5．
今回、これらの検討によって高度化された強震動評価手法を使用して、警固断層
帯（南東部）の地震を想定した強震動評価を行ったので報告する。

今回行った｢ハイブリッド合成法」における工学的基盤上面6までの強震動評価
は、長期評価のマグニチュードと整合し、かつ、簡便な手順でパラメータを設定す

る手法を用いて行ったものである。また、浅い地盤構造については利用できるデー
タが限られているが、今回の評価ではボーリング等のデータを最大限活用して、従

来よりも詳細な地下構造モデルを設定し、これをもとにした地表における計測震度
の推定7の検討を行った。

1地震調査委員会（2002）：糸魚川一静岡構造線断層帯（北部、中部）の地震を想定した強震動評価（平成14
年10月31日公表）

2地震調査委員会（2004）：石狩低地東縁断層帯の地震を想定した強溌動評価（平成16年11月29日公表）
3断層破壊過程や地下構造の固有の性質を詳細にモデル化し、地震動の時刻歴波形を計算する地震動予測手法。
これまでは「詳細法」としていたが、より明確な呼称に改めた。説明文参照。
4地震調査委員会強震動評価部会(2007):2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づく強震動評価手法の検証
について（中間報告）（平成19年3月19日公表）
5地震調査委員会強震動評価部会(2008)：2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づく強震動評価手法の検証
について（最終報告）（平成20年4月11日公表）
6建築や土木等の工学分野で、構造物を設計するとき、地震動設定の基礎とする良好な地盤のことで、そのS波
速度は、構造物の種類や地盤の状況によって異なるが、多くの場合、300m/s～700m/Ws程度である。今回の予
測範囲では吟600m$層の上面に相当する。
7地厩動の計算に用いる地下構造や微視的断層パラメータを精度良く推定するには限界があり、ここでの地震動
の結果は誤差を含んでいる。個別地域の防災対策などに利用する場合はこの点に留意するとともに、その地
域の詳細な浅層地盤データに基づいてその影響を更に検討し、地震動を再評価することが望まれる。
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評価文

・図1 警固断層帯の活断層位置図と強震動評価に用いた震源断層モデルの地表
トレース

警固断層帯（南東部）の震源断層パラメータ

震源断層モデル（形状、アスペリティ、破壊開始点）
強震動評価を行う対象領域

警固断層帯の強震動評価を行う領域の「深い地盤構造」の1次モデル
「深い地盤構造」の1次モデルの物性値

「地震基盤以深の地殻構造」のモデルの物性値

「浅い地盤構造」モデルとして用いる最大速度増幅率

震度増分を用いて求められた地表の計測震度分布

工学的基盤上面における最大速度値を鷹=600m/s相当に換算した値と

司・翠川(1999)の距離減衰式との比較
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説明文

・図8強震動評価の流れ

・図9活断層で発生する地震の震源特性パラメータ設定の流れ
・図102005年福岡県西方沖の地震の余震の震源分布

・図11「深い地盤構造」の1次モデルの地震基盤層(Jﾉ§=3,000m/s)上面の深
さ分布

・図12-1地震モーメントMbと断層面積Sとの関係図

・図12-2地震モーメントMbと短周期レベル』の関係図
・図13ボーリングデータを用いた「浅い地盤構造」モデルの代表的なモデル

例

・図14-1計算結果のスナップショット（警固断層帯南東部ケースla、1Hz-

LoWpass)
・図14-2計算結果のスナップショット（警固断層帯南東部ケースlb、1Hz-

Lowpass)

・図14-3計算結果のスナップショット（警固断層帯南東部ケース2a、1Hz-

Lowpass)

・図14-4計算結果のスナップショット（警固断層帯南東部ケース2b，1Hz-

Lowpass)
・図15-1代表地点における工学的基盤上面の速度波形（その1)
・図15－2代表地点における工学的基盤上面の速度波形（その2）
・図16代表地点における工学的基盤上面の波形の擬似速度応答スペクトル

（減衰5％）

・図17「ハイブリッド合成法」による工学的基盤(K=600m/s)上面の最大速
度分布

・図18最大速度増幅率（図5)を用いて求められた地表の最大速度分布
・図19「距離減衰式に基づく方法」を用いて求められた地表の震度分布
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各種手法による地表の最大速度分布

各種手法による工学的基盤上面からの最大速度増幅率分布
各種手法による地表の震度分布

各種手法によ.る工学的基盤上面からの震度増分の分布
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警固断層帯（南東部）の地震を想定した強震動評価

地震調査委員会では、警固断層帯について、その位置および形態、過去や将来の
活動等に関する評価結果を「警固断層帯の長期評価について」（以下「長期評価」
という）としてまとめ、公表している（地震調査委員会,2007)。一方、2005年福岡
県西方沖の地震(M7.0')についても、観測記録に基づく強震動評価手法の検証とし
て公表している（地震調査委員会強震動評価部会,2007,2008)。今回、これらの報

告を踏まえ、断層モデルの設定において、「長期評価」のマグニチュードと整合し、
かつ、簡便な手順でパラメータを設定できる手法を用いて強震動評価を行い、その

妥当性を検討したので以下に報告する。

1．想定する震源断層

「長期評価」によれば、警固断層帯は、福岡市東区志賀島（しかのしま)北西沖
の玄界灘（げんかいなだ）から博多湾、同市中央区、同市南区、春日市、大野城
（おおのじよう）市、太宰府（だざいふ）市を経て、筑紫野（ちくしの）市に至る
断層帯である。過去の活動時期の違いから、玄界灘から志賀島付近にかけての2005

年の福岡県西方沖の地震の震源域にあたる北西部と、志賀島南方沖の博多湾から筑
紫野市の警固断層にあたる南東部に区分される。北西部でごく近い将来に今回評価
したような地震が発生する可能性は低いと考えられる。南東部ではマグニチュード

7.2程度の地震が発生すると推定され、その際には断層近傍の地表面で、2m程度の
左横ずれが生じる可能性があり、今後30年以内の地震発生確率は0.3～6%(基準
日：2008年1月1日）と我が国の主要活断層帯の中では高いグループに属すること

になる。

本報告では、「長期評価」に基づき、警固断層帯南東部に対して強震動評価を行
った。評価に用いる断層を警固断層帯南東部の地表トレースに沿って位置させ（図
1参照）、アスペリテイ2が1つの場合と大きさの異なる2つの場合を想定した。ま

た、震源断層モデルの傾斜角は、断層露頭やトレンチ調査において高角度な断層が

確認されていることや、2005年福岡県西方沖の地震後の精密地震観測で、余震分布
がほぼ垂直に並んでいることなどから90．に設定した。破壊開始点は、その位置を

特定するだけの情報がないため、アスペリテイ分布の北西下端あるいは南東下端と
した。

以上の震源断層パラメータを表1に、各ケースにおける断層の形状、アスペリテ

ィおよび破壊開始点の位置を図2に示す。

1以後Mとは、気象庁マグニチュードを指すものとする。

2震源断層面の中で特に強い地霞波が発生する領域（すべり量や応力降下量が大きい領域）。
3S波速度脇=3kmk程度の堅固な岩盤。今回の予測範囲ではﾘﾉ&=3.lb]Ams層の上面に相当する。
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2．用いた地下構造モデル

地震波は、一般的には震源断層から上部マントル層を含む「地震基盤以深の地殻
構造」を伝わり、次第に減衰していく。しかし地震波は､地震基盤ヨから工学的基
盤上面までの地盤構造（以下「深い地盤構造」という）の影響および工学的基盤上
面から地表付近に分布する表層地盤（以下「浅い地盤構造」という）の、ごく地域
的な影響により増幅される。このため、警固断層常の震源断層を含む強震動評価を
行う範囲（図3参照）において、これらの地下構造モデルを作成した。「深い地盤
構造」に対する地下構造モデルの作成にあたっては、各種物理探査結果、ボーリン

グ調査および物理検層の結果、地形・地質資料等の収集、整理を行った。次に、地
質構造（地層の平面及び深さ分布）をモデル化し、これと速度構造との対比を行っ
た上で三次元的に不均質な0次モデルを作成した。さらに、観測されたスペクトル

比や、中小地震に対してシミュレーションされた波形と観測波形の比較などを通し

てモデルの修正を行い、1次モデルを構築した。この結果（図4，表2参照）による

と、筑紫平野およびその北東や西方、北九州地域では地震基盤が1,000mを超える深
さとなっている。博多湾およびその周辺では300m～1,000m程度の深さとなってい

る。これらを除く地域では、筑紫山地などの山地が分布しており、堆積層などは非
常に薄く、固い地盤となっている。なお、「地震基盤以深の地殻構造」と物性値は、

地震観測記録から求められたコンラッド面やモホ面の深さ分布や速度構造等から設

定した（表3参照）。

「浅い地盤構造」については、強震動評価領域全体としては、ボーリングデータ

等の地盤調査データが乏しいので、約250mメッシュごとの地形･地盤分類（若

松・松岡,2007）に基づいて経験的に算定される増幅率（藤本・翠川,2006)を用い
て評価している。これにより求めた「浅い地盤構造」による最大速度の増幅率（図

5参照）によると、筑紫平野や福岡市街地等で増幅率が大きい地域が見られる。こ

こでは、最大速度増幅率および速度と計測震度の経験式（藤本・翠川,2005)から導

かれる震度増分を算出して、これを用いて地表の震度を求めた。さらに計算領域

のうち限定した地域では、ボーリングデータ等の地盤調査に基づく速度構造モデル

を作成して等価線形解析を行い、経験的手法との比較を行った。

3．予想される強震動

図6に、それぞれのケースの震度分布を示す。地表の計測震度分布では、いずれ

のケースにおいても福岡市内の広い範囲で震度6強以上、筑紫平野では北東部（筑

後川中流域）の広い範囲で震度6弱以上、南西部の広い範囲で震度5強以上となっ
ている。また、北西側から破壊が開始した場合（ケースlb，2b)には、破壊の進行

方向にあたる筑紫平野北東部の広い範囲で震度6強以上が現れている。ただし、こ

の地域では、福岡県西方沖の地震の検証（地震調査委員会強震動評価部会,2007,

2008)においてもやや過大評価となっており、また工学的基盤上面の計算波形にお
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いて、観測波形には見られない長周期成分が卓越していることから、「深い地盤構
造」モデルも含めて再検討が必要と考えられる。

強震動予測結果の検証として、震源断層からの最短距離と最大速度の予測結果と
の関係を既存の距離減衰式（司・翠川，1999)と比較した（図7参照）。いずれのケ
ースについても距離減衰式と比べるとやや小さい結果となっている。この要因とし

て、この地域の地震基盤までの深さが比較的浅いため、増幅率が小さくなっている
ことが考えられる。これは、山崎断層帯の強震動評価（地震調査委員会,2005)にお
いても同様の例が挙げられている。

上記のことから、今回新たな手法として設定した巨視的断層モデルと微視的断層
モデルによる強震動予測結果は、おおよそ妥当なものと考えられる。

なお、本計算手法の基本的部分の検証としては、ここで用いた手法と同様の手法
により平成7年（1995年）兵庫県南部地震（地震予知総合研究振興会,1999）、平
成12年(2000年）鳥取県西部地震（地震調査委員会強震動評価部会,2002)、平成
15年（2003年）十勝沖地震（地震調査委員会強震動評価部会,2004）、2005年福岡
県西方沖の地震（地震調査委員会強震動評価部会,2008)の観測記録に基づき検証が
行われており、それぞれの評価結果で震度分布や観測記録を説明できることが確認
されている。

また、ボーリングデータによる詳細な浅い地盤構造のモデル化を行った限定領域
において非線形効果を考慮した強震動計算を実施したが、部分的に、非線形効果の

大きい領域においては、従来手法による結果とやや異なった結果となっていること
が分かった。

4．今後に向けて

震源断層形状やアスペリティ、破壊開始点の位置、さらにマグニチュードの算定
方法などの精度向上においては、現状、確定的に取り扱えない震源断層パラメータ
の違いによる強震動予測結果のばらつきの大きさをケース分けによって把握してお
くことが強震動評価および判断を行う上で非常に重要であり、併せて活断層調査や
深部物理探査等の調査結果の蓄積および震源断層パラメータの経験式の検討など、
継続的な調査研究が必要である。

一方、強震動予測の精度をさらに高めていくためには、精度の高い地下構造モデ
ル（特に「深い地盤構造」および「浅い地盤構造」のモデル）の構築が必要である。
このうち、深い地盤構造の高精度化（1次モデル化）については、全国1次地下構
造モデル構築の試み（纐纈・他,2008）を一層推進する必要がある。また、「浅い地
盤構造」モデルの計測震度への影響については、今回の検討で、これまでの微地形
区分による増幅率を用いて経験式から算出する方法とボーリング調査データに基づ
いて非線形性を考慮した一次元地震応答計算による方法とで、計測震度に明らかな
差異が認められる地点もあった。今後「浅い地盤構造」の非線形性の影響について
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さらに検討を進めていく必要があるが、この計算が適用できるモデルの構築にはボ
ーリングデータ等の膨大な量の詳細な地盤構造データが必要である。各府省・自治
体・関係機関等に散在しているボーリングデータ等を効率的に収集してデータベー
ス化を行う仕組み作りも、検証と併せて予測精度の向上のための課題であり、科学
技術振興調整費による「統合化地下構造データベースの構築」のプロジェクト（藤
原,2007)などの成果が期待される。さらに、構築した三次元地下構造モデルの検証
を含め、強震動予測手法の検証を行うためには、2005年福岡県西方沖の地震の観測
記録に基づく検討（地震調査委員会強震動評価部会,2007,2008)のように、KFNET
および瞳K-net観測網、気象庁や自治体震度計観測網による強震記録が不可欠であ
る。さらに、「浅い地盤構造」の検証にはより多くの強震観測点が必要であり、今
後の一層の充実が期待される。
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（説明）

1．強震動評価の概要

1.1評価全体の流れ

警固断層帯（南東部）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8にはそ

の作業内容をフローチャートにして示した。

①「警固断層帯の長期評価について」（地震調査委員会,2007；以下､．「長期評価」とい

う）で示された活断層帯(玄界灘から博多湾を経て､福岡平野にかけてほぼ北西一南東
に分布する活断層帯）に沿って震源断層モデルを想定した。断層帯北西部の最新活動が

2005年福岡県西方沖の地震であったことを考慮し、本評価では断層帯南東部について

強震動評価を行うこととする。

②①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！を設定した
（図9参照）。アスペリティの個数(1つと大小2つの場合）と破壊開始点の位置(2

カ所）によって4ケースの震源断層モデルを想定した。アスペリテイが1つの場合は、

アスペリティを断層中央部に配置させ、破壊開始点をアスペリティ下端の北西部（ケー

ス1a)と南東部（ケースlb)とした。アスペリテイが大小2つの場合は、太宰府市大

佐野（おおざの）地点において上下変位が認められていることから南部に大きなアスペ

リテイを、北部に小さなアスペリティを配置させ、破壊開始点を小さなアスペリティの

北西部（ケース2a)と大きなアスペリテイの南東部（ケース2b)とした。

③警固断層帯周辺の「深い地盤構造」に対する三次元地下構造モデルは、既存の物理探査
結果、ボーリング調査結果、地震観測記録等より作成した。工学的基盤上面より上の

「浅い地盤構造」のモデルは、地形・地盤分類250mメッシュデータ（若松・松岡，

2007）を基に最大速度の増幅率の分布として取り扱った。

④②で作成された特性化震源モデルと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1mメッシュごとに「ハイブリッド合成法」(4章参照）

を用いて工学的基盤上面の地震波形を求めた。さらに、約250mメッシュごとに震度増

分を設定してこれを工学的基盤上面の計測震度に加算することで地表の震度を求めた。

また、試行的にボーリング調査データによる「浅い地盤構造」のモデルを用いて一次元

地震応答計算により地表の震度も求めた。

⑤平均的な地震動分布を評価するため、「距離減衰式に基づく方法」（4章参照）を用い
た強震動予測も行った。

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「特
性化震源モデル」、「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、基本的に付録の「震源断層を特定した地震の強震動予測手法」（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簡単に記

述する。なお、「地下構造モデル」は、「2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づ

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、活断層においては鍵源断層の形態・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Somervilleerqf.(1999)のchamcterizationの訳語に由来する。

1
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く強震動評価手法の検証」（地震調査委員会強震動評価部会,2008）と同じものを用いて

おり、ここではその概要を記述する。

1.2評価地点

本評価における評価範囲は、警固断層帯（南東部）の断層面が福岡県西方沖の地震の断層

面よりも南東側に位置することや、後述の深部地盤モデルにおいて阿蘇山方面にかけて地震
基盤が深くなっていることなどを加味して、福岡県西方沖の地震における評価（検証）領域
よりも南東側へ拡張した範囲とした。具体的には以下の四隅で囲まれる範囲とした（図3参

照）。評価地点は、工学的基盤上面の波形については約1km(3次）メッシュの中心点とし、

地表の最大速度分布および計測震度分布については約250m(3次メッシュの16等分）メッ

シュの中心点とした。

北西端：北緯33.9167．東経129.7375.、北東端：北緯33.9167．東経131.0125．

南西端：北緯33.0083．東経129.7375.、南東端：北緯33.0083．東経131.0125。

1.3評価項目

本評価における強震動の評価項目は、「ハイブリッド合成法」、「距離減衰式に基づく方
法」、それぞれ以下のとおりである。

「ハイブリッド合成法」．

．「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面（3章参照）の時刻歴波形（計算有

効周期範囲：0.1～10秒）および擬似速度応答スペクトル（減衰定数5％）（全ケ
ース）

．「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面の最大速度分布（全ケース）

・地表の最大速度分布（全ケース）

・震度分布（全ケース）

「距離減衰式に基づく方法」

・地表の最大速度分布

・震度分布

本評価では、「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面において計算された波形の
うち、図3にその位置を示す福岡市役所、太宰府市役所、久留米市役所、うきは市役所、宗
像（むなかた）市役所、飯塚市役所、前原市役所、唐津市役所、柳川市役所、佐賀市役所の
それぞれに最も近い計算メッシュの中心の10地点について時刻歴波形および擬似速度応答
スペクトルを例として示した。

2．震源特性の設定

「長期評価」によると、警固断層帯は、福岡市東区志賀島北西沖の玄界灘から博多湾、同

市中央区、同市南区、春日市、大野城市、太宰府市を経て、筑紫野市に至る断層帯である。

2
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断層帯の長さは55km程度で、概ね北西一南東方向に延びる。過去の活動時期の違いから、

玄界灘から志賀島付近にかけての2005年福岡県西方沖の地震の震源域にあたる北西部（長

さ25km程度）と、志賀島南方沖の博多湾から筑紫野市の警固断層にあたる南東部（長さ約

27km)に区分される。北西部は平均活動間隔などが明らかでないため、将来このような地

震が発生する長期確率を求めることができないが、最新活動が2005年福岡県西方沖の地震

であったことを考慮すると、ごく近い将来に今回評価したような地震が発生する可能性は低

いとしている。一方、南東部ではマグニチュード7．2程度の地震が発生すると推定され、将

来このような地震が発生する長期確率は今後30年以内に03～6％（基準日：2008年1月1

日）で、我が国の主要活断層帯の中では高いグループに属するとされている。ここでは、警

固断層帯の「南東部」が活動するとして、アスペリティの個数および破壊開始点の位置を変
えた4通りの特性化震源モデルを想定した。表1に各ケースの震源断層パラメータを示す。

2.1巨視的震源特性

長期評価された活断層の長さL(km)(繰り返し活動して形成された活断層の長さ）から求
められた気象庁マグニチュード皿を固定パラメータとして、他の断層パラメータを「レシ

ピ」に従って設定した。巨視的断層パラメータの設定フローは、図9［「レシピ」付図3］
に示すとおりである。

2.1.1震源断層モデルの位置

震源断層モデルの位置は、「長期評価」による活断層位置図を参照し、活断層分布に沿う

ように位置（長さと走向）を設定した（図1参照）。走向は北側でN136･Eとした。

2.1.2断層の長さL

断層長さは、地表地震断層長さ（1回の活動でできた地表断層）と見なし、「長期評価」

の断層長さを用いる。

2.1.3気象庁マグニチュード〃

松田(1975)に基づき、M=(logL+2.9)/0.6により、皿==7.2となる。

2.1.4地震モーメント脇

武村(1990)に基づき、logMo=1.1M+10.72により、MFl.47×10'90W･m)となる。

2.1.5モーメントマグニチュード脇

Kanamori(1977)に基づき、MMw=qogMo-9.1)/1.5により、鵬=6.7となる。

《

2.1.6断層の面積S(仮設定）

入倉・三宅(2001）に基づき、S=4.24×10-''･(Mb×107)]煙より、S=513(km2)となる（図
12-1参照）。

3



、

◆

2.1.7断層の幅〃（仮設定）

〃＝邸Lより、〃=19(km)となる。

2.1.8地震発生層の深さ

地震発生層の上端、下端の深さを想定するために、気象庁の地震カタログによる微小地震

の発生分布および2005年福岡県西方沖の地震の精密余震分布（九州大学・他,2006；図10

参照）から下端深さは16kmとし、「深い地盤構造」モデル（図11参照）から上端深さは

2kmとした。したがって、地震発生層の幅は14kmとなる。

2.1.9断層モデルの幅リ脇｡delと長さLm@qve!

震源断層を地震発生層の上端深さの2kmとすると、断層の下端が地震発生層の下限深さ

を貫くことから、次のように断層モデル幅砿nodel(km)と長さLmodc,(km)を設定した。恥･de1

は、断層モデル下端深さが地震発生層下限深さ+2kmよりも浅い断層モデルのメッシュサイ

ズの倍数とする。Lm｡de,は、Sｿ"h･de,(ただし、Lより大きくL+5km以内の断層モデルメッシ
ュサイズの倍数）とする。メッシユサイズを2kmとすると、鵬.de,=16(km)、Lnmdd=32

(km)となる。

2.1.10断層モデルの面積品｡dd

"hodel=16(km)、Lmodel=32(km)より、S髄｡de,==Lm･dcl×砿nodel=512(k㎡)となる。

2.1.11断層モデルの傾斜角6

「長期評価」では、断層露頭やトレンチ調査において高角度な断層が確認されている（下

山・他,2005；宮下・他,2007など）。一方、2005年福岡県西方沖の地震発生後の精密地震
観測では、福岡県西方沖の地震の余震分布がほぼ垂直に並んでいることが確認されている。

以上のことから、傾斜角は90.とした。

2.1.12断層平均すくり量り

平均すくり量D(m)と地震モーメントMb(N･m)の関係脇＝似．，。Sから算定する。

こで、剛性率似＝β･β2(N/m3)、βは密度(kg/m3)、βは震源におけるS波速度(km/s)｡
D=M/(Snodel.")=0.9(m)となる。

こ

2.2微視的震源特性

2.2.1アスペリテイの数

アスペリテイの個数は、経験的に1地震当たり平均2.6個との報告があり(SomerviUeeraﾉ.，

1999)、1セグメント当たり1個か2個とされている［「レシピ」1.1.2微視的震源特性参
照］。
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①

本評価では、「断層帯南東部」の地表トレース沿いに、アスペリテイの位置を設定できる

ような変位量分布が認められないことから、アスペリティが1つの場合と.2つの場合を想定

した。

2.2.2アスペリテイの総面積＆

アスペリテイの総面積は、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・他(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」（11)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12-2参照）。

②上記で算定した「短周期レベル」から、便宜的に等価半径γ(km)の円形のアスペリテ

イが1つあるという考え方を基にして、アスペリテイの総面積凡(km2)を求めた［「レシ

ピ」（12)～(14)式参照]。

③2つのアスペリテイの面積比は、石井・佐藤(2000)を参考に2：1とした。

以上の手順に従い、アスペリテイの総面積を算定した結果、震源断層全体の面積に対する

アスペリテイの総面積の比率は、約19％となった。なお、これまでの研究成果では、アス

ペリティの面積が震源断層の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

テイの定義が研究ごとに異なるものの、内陸地震によるアスペリテイ面積の占める割合は、

断層面積の平均22%(Somrvilleeral,1999)、15%～27%(宮腰・他,2001)、平均37%(石

井・他,2000）といった結果が得られており、今回の比率はこれらの範囲内にある。

2.2.3アスペリテイの位置

アスペリテイの位置は、地震イベントによる変位量分布、もしくは平均変位速度（平均的

なずれの速度）の分布より設定するとされている［「レシピ」1.1.2微視的震源特性参

照］・

本評価では、「断層帯南東部」の地表トレース沿いに、アスペリティの位置を設定できる

ような過去の活動による変位量分布が不明であることから、断層中央部に1つまたは2つの

アスペリテイをバランス良く設置した。なお、アスペリテイが2つの場合は、面積比を2：

lとし、太宰府市大佐野（おおざの）地点において上下変位が認められていることから南部

に大きなアスペリティを、北部に小さなアスペリティを配置させた。

2.2.4アスペリテイ・背景領域の平均すくり量Da・Db

アスペリティ全体の平均すくり量は、最近の内陸地震の解析結果を整理した結果

(Somervilleaaﾉ.,1999)を基に震源断層全体の平均すくり量の2倍とし、アスペリテイの

すべり量及び背景領域のすべり量を算定した［「レシピ」（15)～(19)式参照]。

この結果、アスペリテイの平均すくり量Daは約1.8m，背景領域の平均すくり量Dbは約

0.7mとなる。
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2.2.5アスペリテイの応力降下量。実効応力および背景領域の実効応力4＠h・｡hom

アスペリティの応力降下量4鴎・実効応力喝、および背景領域の実効応力｡b(A狸a)は、ア

スペリテイの面積から1つの円形のアスペリテイが存在すると見なして算定した[レシピ(20)

～(23)式参照]。

この結果、アスペリテイの応力降下量4oh･実効応力喝は16.0MPa、背景領域の実効応力

のは2.8B征aとなる。

2.2.6んaェ

んx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)の検討より6Hzに設定した［「レシピ」1.1.2.(e)/max参照]。

2.2.7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(25)～(28)式参照]。

2.3その他の震源特性

2.3.1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、図2

に示すように、アスペリテイの下端とした4通りとした。

・ケースla:アスペリティ1個、南東側から破壊

・ケースlb:アスペリティ1個、北西側から破壊

・ケース2a:アスペリテイ2個、南東側から破壊

・ケース2b:アスペリテイ2個、北西側から破壊

2.3.2破壊伝搬様式

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。

2.3.3破壊伝搬速度脾

平均破壊伝播速度は、地震発生層のS波速度との関係(Gener,1976)から、2.km/sとした

[レシピ(24)式参照]。

2.4「ハイブリッド合成法」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、約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地殻構造(以下、「地震基盤以深の地殻構造」という）、主に地震
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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上面までの地盤構造（以下、

「深い地盤構造」という）、主に地震波の短周期成分の増幅に影響を与える工学的基盤上面

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。

本評価においては、工学的基盤上面として設定する地盤のS波速度が「距離減衰式に基づ

く方法」と「ハイブリッド合成法」で異なっている。「ハイブリッド合成法」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（「距離減衰式に
基づく方法」による工学的基盤上面と区別して）「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基

盤上面と呼んでいる。ここで設定した「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面のS

波速度（ﾘﾉS)は、600m/sである。

「地震某轤以深の地殻構造」および「深い地盤構造」モデル（「ハイブリッド合成法」に

用いる工学的基盤～地震基盤）は、「2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づく強震

動評価手法の検証」（地震調査委員会強震動評価部会,2008）に用いたものを使った（図4，

表2）。以下に、概要を述べる。

3.1「地震基盤以深の地殻構造」

「地震基盤以深の地殻構造」については、Zhaoaaﾉ.(1992,1994)によるコンラッド面、お

よびモホ面の出現深度を参照し、表3のとおり設定した。なお、それぞれの境界深さは本対

象地域の平均的な深さをとった。ただし、半経験的方法［「レシピ」3．1工学的基盤上面ま

での計算方法参照]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・他(1994b)による周波数依存のQ値を利用した。

g=110．ノ0.69('≧l.0Jf)

Q=110 （'＜1.0砥）

／:周波数(HZ)

3.2「深い地盤構造」

「深い地盤構造」については「レシピ」に従い、まず、九州全域の地形・地質資料、物理

探査資料、ボーリングデータ等を収集し、整理を行う。速度構造モデルを構築するだけの物
理探査データがないことから、主に地質データから総合的に判断して地質構造モデルを作成
する。次に、地震探査や速度検層等の速度に関するデータを収集し、地質区分に適切な速度
値を与えて、三次元速度構造モデル(P波速度）を作成する。屈折法および反射法探査等の
物理探査データやK-NETおよびKiKFnet等のPS検層データから、地質区分ごとのP波速度
とS波速度の関係を求め、S波速度、密度の設定を行って0次モデルとする。

次に、九州全域のKsNETおよびKiKPnetで観測された代表的な観測波形を用いて、上述
のように作成した0次モデルの修正を行う。修正は、観測された波形記録のS波主要動以降
の部分について、観測記録による動径方向成分と上下動成分のスペクトル比を求め、次に、
対象地点の速度構造モデルに用いて計算されるレイリー波の基本モードによるH/Vスペク
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トル比を求めて、両者の比較を行ってそれぞれのスペクトル比のピーク周期等を説明できる

ように速度構造モデルを修正し、0．5次モデルを構築する。さらに、この0．5次モデルを用

いて代表的な地震に対して三次元差分法による地震動シミュレーションを行い§モデルによ

る理論スペクトル比と観測記録のスペクトル比の比較や理論波形と観測波形の比較を通して、

速度構造モデルの再修正を繰り返し行い、1次モデルを構築した。

以上のようにして作成した「深い地盤構造」の1次モデルの物性値を表2に、各速度層上

面の深さ分布を図4に示した。

3.3「浅い地盤構造」

「浅い地盤構造」の考慮に関しては、国土数値情報を利用した手法（松岡・翠川（1994）

および藤本・翠川(2006))を用い、約250mのメッシュごとの微地形から換算した最大速度
の増幅率（図5参照）を用いることとした。微地形区分は若松・松岡(2007）による九州の
地形・地盤分類250mメッシュマップを用い、これより推定された深さ30mまでの平均S波

速度（松岡・若松,2007）に対して、藤本・翠川(2006)による最大速度の増幅率の経験式を

用いた。なお、ハイブリッド合成法に用いる工学的基盤上面のS波速度は600m/sである。

log(Q"p)=2.367-0.852･log4yS30±0.166

α”：最大速度の増幅率
4応30:深さ30mまでの平均S波速度(m/s)

(100<4J“0<1500)

また、参考事例として震源断層に近く比較的ボーリング調査データが揃っている福岡市の

中心市街地において一次元速度構造モデル［「レシピ」2．3浅い地盤構造参照]を約250mメ

ッシュごとに作成した。

4．強震動計算方法

本評価で用いた強震動計算方法は、ここまで述べた特性化震源モデルと三次元地下構造モ
デルを取り込んで地震動波形を求める「ハイブリッド合成法」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）により最大速度を算定する「距

離減衰式に基づく方法」を用いた6さらに、地表の計測震度については、震度増分の考え方
を用いた。以下にそれぞれの手法について説明し、特徴を記す。

4.1「ハイブリッド合成法」

4.1.1三次元地下構造モデル（「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面）における

波形計算

3章で述べた「地震基盤以深の地殻構造」及び「深い地盤構造」の1次モデルより、三次

元地下構造モデルを再構築した。このモデルを用いて、「ハイブリッド合成法」により工学
的基盤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

周期成分を理論的方法(AoiandFUjiwara,1999)による不連続格子を用いた三次元差分法、
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短周期成分を統計的グリーン関数法に基づく波形合成法（壇・佐藤,1998）によりそれぞれ

計算した。そして、両者の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。合成する際の接続周期を1

秒とした。なお、波形は評価範囲（図3参照）の約lkmのメッシュのそれぞれの中心点で

求めた。

統計的グリーン関数法は、2．4「ハイブリッド合成法」に用いる震源断層モデルで述べた

震源断層モデルの要素断層ごとに地震基盤と「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上

面（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て波形合成を行

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から佐藤・他(1994a,1994b)が推定した

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上

面における地震記録から佐藤・他(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、ラデイ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、

BooreandBoatwriglt(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を枢で除した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。

4.1.2地表における最大速度の計算

地表における最大速度は､約250mメッシュごとに、「ハイブリッド合成法」に用いる工

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

9



めた平均S波速度から、「レシピ」(31)～(32)式を用いて最大速度増幅率を求め、これを約

1kmメッシュごとの「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤(K=600m/s)上面におけ

る最大速度に乗じることによって、計算量を増大させないような推定手順をとった。「ハイ

ブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面から地表までの最大速度増幅率の分布図を図5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」についても一次元速度構

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、一次元速度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。

また、参考として、断層近傍の福岡市街地ではボーリングデータを集めて、約250mメッ

シュごとの一次元地下構造モデルを作成して［「レシピ」2．3「浅い地盤構造」及び図13参

照]、等価線形解析法(Shnabelera/.,1972)による一次元地震応答計算を行い［「レシピ」
3.2地表面までの計算方法参照]、地表における時刻歴波形から最大速度を求めた。物性値

は、S波速度については、福岡市域および周辺地域において収集したPS検層のデータも踏

まえ、中央防災会議において設定されているN値とS波速度の関係式（中央防災会議，
2003）を用いることにした。また、密度および動的変形特性(G/GO～γ、ルヘ笛yの関係）につ

いても、中央防災会議の資料で示されている土質区分と密度値および動的変形特性曲線を用

いた。また、比較のため、一次元重複反射理論による線形応答計算も行った。

4.1.3地表における計測震度の計算

「2003年十勝沖地震の観測記録を利用した強震動予測手法の検証」（地震調査委員会強

震動評価部会,2004)および「2005年福岡県西方沖の地震の観測記録を利用した強震動予測

手法の検証」（地震調査委員会強震動評価部会,2008）において検討を行った以下の方法に

より、地表における計測震度を算出した。

工学的基盤上面の波形より気象庁(1996)に従って算出した「工学的基盤上面の震度」に

対して、藤本・翠川COO6)による最大速度増幅率および藤本・翠川(2005)による最大速度
と計測震度の経験的関係式より求められる「震度増分」を加えることによって、地表の計測

震度を算出した。

I=2.002+2.603･log(PGP')-0.213･log(PGF')}"(I≧4)

AI=2.603･l･g(amp)-0.213．iog("'up)}2-0.426･log(PGJ'も)･log(@mmp)
I:計測震度

AI:工学的基盤の計測震度に対する震度増分度

PGy:最大速度(cm/s)

PGﾘﾉ6:工学的基盤上の最大速度(cm/s)

αmp:工学的基盤から地表までの最大速度増幅率
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なお、ここでは計測震度5弱以上になる地点に主眼を置いているため、便宜的に計測震度

3以下についても、上記の式により算出した。なお、計測震度の計算では、水平2成分の波

形を用いて気象庁（1996)の計測震度の求め方により求めた。この時、上下動成分について

は考慮していない。

4.2「距離減衰式に基づく方法」

4.2.1工学的基盤上面における最大速度の計算

次に示す司・翠ﾉ|'（1999）による最大速度の距離減衰式を用いて、基準地盤(K=600m/s)

における最大速度を求めた。

logPGy=0.58Mw+0.0038D-1.29-log(X+0.0028.100･50"")言0.002X
PGy:最大速度(cm/s)

"w: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)

4.2.2地表面における最大速度の計算

約250m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」（31)～(32)式より求め、工学的基盤上面の

最大速度に増幅率を乗ずることによって、地表における最大速度を求めた。

「浅い地盤構造」モデルは約250mメッシュでモデル化されているため、当該メッシュが

含まれる3次メッシュ（約lbnメッシュ）における計算波形に対して増幅率を適用した。

すなわち、1つの3次メッシュ中に含まれる16個の約250mメッシュに対して、すべて同じ

最大速度を与えて地表の最大速度を求めた。

4.2.3地表における計測震度の計算

地表における計測震度については、4．1「ハイブリッド合成法」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。

4.3.1「ハイブリッド合成法」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「ハイブリッド合成法」に用いる工

学的基盤上面の波形）。
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・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。

4.3.2「距離減衰式に基づく方法」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「ハイブリッド合成法」による強震動予測結果

「ハイブリッド合成法」による強震動予測結果を下記のとおり示す。

○理論的手法（三次元差分法）の結果

「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面における速度振幅のスナップショット
図14

○ハイブリッド合成法の結果

「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面の速度波形図15

「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面の波形の擬似速度応答スペクトル
図16

「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面の最大速度分布図17

○地表の最大速度分布 図18

○地表の震度分布 図6

5.1.1理論的手法（三次元差分法）による「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面
における速度振幅のスナップショット

図14は、理論的手法（三次元差分法）により計算された「ハイブリッド合成法」に用い
る工学的基盤上面における地震波（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ローパスフ

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。いずれの結果においても、デイレクテイビティ効果が顕
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。

5.1.2「ハイブリッド合成法」による工学的基盤上面の時刻歴波形および擬似速度応答スペ
クトル

「ハイブリッド合成法」の評価範囲の全地点について、「ハイブリッド合成法」によって

工学的基盤上面の時刻歴波形が計算される。図15に代表地点（図3)における工学的基盤
上面の「ハイブリッド合成法」によって計算された波形を、図16に減衰定数5％の擬似速
度応答スペクトルを示す。なお、これらの代表地点は、「深い地盤構造」モデルの修正にお
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いて使用した強震観測点(KPNET、KiK-net)が近くにあることや断層面との位置関係など

を考慮して選択している。

震源断層のごく近傍に位置する福岡市、太宰府市では、ケース間での波形の違いが大きい。

断層の南東側に位置する久留米市、うきは市では、アスペリテイの破壊の進行方向となる場
合（ケースlb、2b)と、反対方向となる場合（ケースla，2a)との違いが周期数秒におい
て顕著に見られる。特に、断層の延長線上にあたるうきは市では、ケースlb、2bにおいて

周期3～4秒の大振幅のパルス波が現れている。これは、震源の破壊過程におけるフオワー

ドデイレクテイビテイの影響と「深い地盤構造」による増幅の相乗効果によるものと考えら
れる。筑紫平野南西部の柳川市、佐賀市では、いずれのケースにおいても厚い堆積層の影響
により長周期（周期4～5秒）の表面波が卓越している。断層の走向と垂直な方向に位置す

る宗像市、飯塚市、前原市、唐津市では、最大振幅、波形およびスペクトルのいずれにおい
てもケース間での大きな違いは見られない。

5.1.3「ハイブリッド合成法」による工学的基盤上面の最大速度分布

各ケースの「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面での最大速度の分布を図17

に示した。地震動の最大速度値は、「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面で求め
られた水平2成分の時刻歴波形のベクトル合成を行い、その最大値を求めた。

破壊開始点を北西に置いたケースlb，2bでは、破壊開始点を南東に置いた場合（ケース
la、2a)に比べると、福岡市街地および筑紫平野の北東部の最大速度が大きくなっている。
特に、アスペリテイを断層中央に一つ置いた場合（ケースla、lb)では、アスペリテイを2
つ置いた場合に比べると、福岡市街地で最大速度が大きくなっている。2つのアスペリティ
で破壊開始点を北西に置いた場合（ケース2b)では、筑紫平野の北東部の最大速度が大き
な分布となっている。以上のように、アスペリテイの位置や破壊開始点の位置の違いによる
デイレクテイビテイ、そして「深い地盤構造」の違いが結果に反映されている。

5.1.4「ハイブリッド合成法」による地表の最大速度分布および震度分布

図17で示した各ケースの「ﾉ､イブリッド合成法」に用いる工学的基盤上面での最大速度
値に「浅い地盤構造」による増幅率を掛け合わせて地表における最大速度を求めた結果を図
18に示した。また、工学的基盤上面において気象庁(1996)の方法によって求めた計測震度に
震度増分を加えて求めた地表の計測震度分布を図6に示した。

地表の計測震度分布では、いずれのケースにおいても福岡市内の広い範囲で震度6強以上、
筑紫平野では北東部（筑後川中流域）の広い範囲で震度6弱以上、南西部の広い範囲で震度
5強以上となっている。また、北西側から破壊が開始した場合（ケースlb、2b)には、破壊
の進行方向にあたる筑紫平野北東部の広い範囲で震度6強以上が現れている。

5.2「距離減衰式に基づく方法」による強震動予測結果

「距離減衰式に基づく方法」による強震動予測結果（地表の震度分布）を図19に示す。
「距離減衰式に基づく方法」による震度分布は断層から遠ざかるに従って比較的滑らかに震
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度が小さくなっている。震源断層周辺では、「距離減衰式に基づく方法」による震度の方が
「ハイブリッド合成法」による震度（図6参照）よりやや大きめの評価となっている。筑紫

平野北東部では、「距離減衰式に基づく方法」による震度が「ハイブリッド合成法」の破壊

開始点が南東部の場合（ケースla、2a)よりも大きめの震度となっているが、破壊開始点
が北西部の場合（ケース1b、2b)よりも小さめの震度となっている。

「距離減衰式に基づく方法」では、工学的基盤上面から地表までの「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、「ハイブリッド合成法」と異なり、評価範囲

における地震基盤から工学的基盤上面までの「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、アスペリテイの影響やデイレクティビティ効果も反映されていない。した

がって、これらの影響が大きく現れる地域においては、「距離減衰式に基づく方法」の震度
が「ハイブリッド合成法」の震度よりも小さくなっている。

８
－

0

5.3「ハイブリッド合成法」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、「ハイブリッド合成法」に用いる工学的基盤

(JF600m/s)上面における最大速度を、司・翠川(1999)の距離減衰式（経験式）による最
大速度と比較した（図7）。

いずれのケースについても距離減衰式と比べるとやや小さい結果となっている。これは、今回

の計算対象領域である福岡県及び佐賀県地域では、地震基盤までの深さが比較的浅いことが要因
として考えられる。これは、山崎断層帯の強震動評価（地震調査委員会,2005）においても同様

の例が挙げられている。

5.4「浅い地盤構造」を考慮した一次元地震応答計算結果との比較

地表における最大速度の分布と工学的基盤(X=600m/s)上面からの最大速度増幅率の分
布をそれぞれ図20，21に示す。地形区分および速度構造モデルを用いて算定した表層30m
までの平均S波速度("4yi$O)から、経験式により求められる増幅率を用いた地表最大速度
も併せて示している。全体を通してみると、応答計算による結果は、微地形区分や4ﾘﾉ"0
による結果よりも最大速度が小さな値となっており、その分布状況は地盤の特性を反映した
より詳細な結果となっている。特に、等価線形法を用いている場合、海岸に近いところで最
大速度がより小さくなる傾向が見られる。これは、非線形応答が生じていることが示唆され
る。ケースごとにみると、ケースla，lbではアスペリテイが断層中央に位置していること
から、アスペリテイ付近の福岡市中心市街地で最大速度が大きくなっている。ケース2a、
2bではアスペリテイを大小に分けて断層両端に配置させたことから、全体的にケースla、

lbより最大速度分布が小さく、解析対象領域においては北西のアスペリティ周辺の博多湾
沿いで最大速度が大きくなっている。

計測震度と工学的基盤上面からの震度増分の分布をそれぞれ図22，23に示す。なお、図
23では基準となる工学的基盤上面の震度および応答計算による地表の計測震度は、工学的
基盤上面の波形および地表の波形より気象庁（1996）（ただし、上下動成分は考慮せず）に
従って算出している。応答計算による計測震度分布は、地形区分から算出した計測震度分布
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と大局的には同様な分布を示しているが、所々 で異なった分布を示しており、地盤の詳細な
モデル化の違いや非線形性の考慮の違いによるものと言える。

6．問題点と今後の課題

6.1問題点とその対応策

強震動評価においては、震源断層形状（長さL(kmm)、幅〃(km))を設定してから地震モ
ーメントMb(N･m)を求め、脇と気象庁マグニチュードMの関係から』Mを求めていた｡
一方、長期評価においては、地表地震断層の長さL(kmm)(繰り返し活動して形成された活断
層を1回の活動でできた活断層とみなす）と皿の関係からMを求めていた。これらの胆は、
設定方法が異なることから、必ずしも同じ値とはならないでいた。そこで、ここでは長期評
価で設定されている皿を固定パラメータとして、他の断層パラメータを設定した。
アスペリテイや破壊開始点の位置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,2003a,2003b,2004)。しかし、今回の評価においては、情報の不足等により
アスペリテイや破壊開始点の位置を確定的に扱えなかった。そこで、アスペリテイの個数に
ついては1つの場合と大小2つの場合を考え、1つの場合は震源断層モデルの中央に、2つ

の場合は、断層の南部に位置する太宰府市大佐野（おおざの）地点において上下変位が認め
られていることから、南部に大きなアスペリテイを北部に小さなアスペリテイを配置させた。
破壊開始点は、アスペリティの北西下端と南東下端とした。

「深い地盤構造」の0次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、今回の評価対象地域は、一部を除き、調査等が十分には実施されて
いないため､十分な情報が得られなかった。また、山地周辺で基盤岩が露出している地域に
ついて、今回の検討では風化帯を設定していない。基本的には資料が非常に限られているこ
とから三次元地下構造モデルの構築にあたっては、いくつかの仮定が必要となった。また、
KeNET，KiK-netによる観測記録を基に、一次元地盤構造モデルによるレイリー波基本モー
ドの計算や三次元差分法を用いての地震動計算を行い、スペクトル比や波形の比較によって
地盤モデルの修正を行って1次モデルの構築を行った。基本的には資料が非常に限られてい
ることから三次元地下構造モデルの構築にあたっては、いくつかの仮定が必要となった。
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」についてもボーリ
ングデータ等を用いて一次元速度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。しかし、計算対象領域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ため、一次元速度構造モデルの
作成は行わず、微地形区分（約250mメッシュごとの情報）を利用した最大速度の増幅率を
用いて地表の最大速度を求めた。さらに、最大速度増幅率および速度と計測震度の経験式か
ら導かれる震度増分を算出し、工学的基盤上面の波形より算出した計測震度に震度増分を加
えて、地表の計測震度を求めた。
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6.2今後の課題

震源断層形状やアスペリティ、破壊開始点の位置、さらにマグニチュードの算定方法など

の精度向上においては、現状、確定的に取り扱えない震源断層パラメータの違いによる強震

動予測結果のばらつきの大きさをケース分けによって把握しておくことが、強震動評価およ
びその結果の利活用上の判断を行う上で非常に重要であり、併せて活断層調査や深部物理探

査等の調査結果の蓄積および震源断層パラメータの経験式の検討など、継続的な調査研究が
必要である。

今回4通りのアスペリテイの破壊開始パターンを計算した結果、ある特定の地点において
やや長周期の波動が得られた。これにより、アスペリティの大きさおよび破壊開始点の位置
の設定に課題が残された。この長周期成分の影響は震度に現れ、震度算定において工学的基
盤上面の波形から算出した計測震度に震度増分を加えて計測震度を求める方法をとることに
より、長周期成分の影響を低減させることができた。

一方、強震動予測の精度をさらに高めていくためには、精度の高い地下構造モデル（特に
「深い地盤構造」および「浅い地盤構造」のモデル）の設定が必要である。このうち、深い
地盤構造の高精度化（1次モデル化）については、全国1次地下構造モデル構築の試みを一

層推進する必要がある（纐纈・他,2008)。また、「浅い地盤構造」モデルの計測震度への
影響については、今回の検討で、これまでの微地形区分による増幅率を用いて経験式から算
出する方法とボーリング調査データに基づいて非線形性を考慮した一次元地震応答計算によ
る方法とで計測震度に明らかな差異が認められる地点もあった。今後「浅い地盤構造」の非
線形性の影響についてさらに検討を進めていく必要があるが、応答計算が適用できるモデル
の構築にはボーリングデータ等の膨大な量の詳細な地盤構造データが必要であり、検証と併
せてこれらのデータの収集・データベース化の仕組み作りも、予測精度の向上のための課題

であり、科学技術振興調整費による「統合化地下構造データベースの構築」のプロジェクト

（藤原,2007）などの成果が期待される。さらに、構築した三次元地下構造モデルの検証を
含め強震動予測手法の検証を行うためには、2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づ
く検討（地震調査委員会強震動評価部会,2008）のように、K~NETおよび､KiKRnet観測網、
気象庁や自治体震度計観測網による強震記録が不可欠である。さらに、「浅い地盤構造」の
検証にはより多くの強震観測点が必要であり、今後の一層の充実が期待される。

16



＆

う

参考文献（アルファペット順）

Aoi,S.andH.FUjiwara(1999):3-Dfinitediffelcncemethodusingdiscontinuousgrids,Bulletinofthe

SeismologicalSocietyofAmerica,89,918-930.

Boore,D.M.(1983):Stochasticsimulationofhigl-ffequencygroundmotionsbasedonseismological
modelsoftheradiatedspectra,BulletinoftheSeismologicalSocietyofAmerica,73,18611894.

Boole,D.M.andJ.Boatwright(1984):Averagebody-waveradiationcoefficients,Bulletmofthe

SeismologicalSocietyofAmerica,74,1615-1621.

中央防災会議(2003):東南海・南海地震等に関する専門調査会,参考資料2,79-89．
壇一男・佐藤俊明（1998)：断層の非一様滑り破壊を考慮した半経験的波形合成法による強震
動予測,日本建築学会構造系論文集509,49-60．

壇一男・渡辺基史･佐藤俊明・石井透(2001):断層の非一様すべり破壊モデルから算定され
る短周期レベルと半経験的波形合成法による強震動予測のための震源断層のモデル化，日本
建築学会構造系論文集545,51-62．

藤本一雄・翠川三郎(2005):近年の強震記録に基づく地震動強さ指標による計測震度推定法，
地域安全学会論文集No.7,241-246.

藤本一雄・翠川三郎(2006)：近接観測点ペアの強震記録に基づく地盤増幅度と地盤の平均S波
速度の関係,日本地震工学会論文集,第6巻第1号,11-22．

藤原広行(2007):統合化地下構造データベースの構築に向けて,シンポジウム「統合化地下構
造データベースの構築に向けて」予稿集9-22．

Gener,RJ.(1976):ScalingrelationsfbrearthqUakesomceparametersandmagnimdes,Bullemofte
SeismologicalSocietyofAmerica,66,1501-1523.

石井透・佐藤俊明・PaulG.SomerVille(2000):強震動評価のための不均質断層モデルの主破壊
領域の抽出,日本建築学会構造系論文集,527,61-70．

石井透・佐藤俊明(2000):強震動評価のための不均質断層モデルの主破壊領域の面積とモー
メントの関係,日本地震学会2000年秋季大会予稿集,BO94

入倉孝次郎・三宅弘恵(2001):シナリオ地震の強震動予測,地学雑誌110,849-875．
地震調査委員会(2003a):森本・富樫断層帯の地震を想定した強震動評価について（平成15年
3月12日公表).

地震調査委員会(2003b):布田川・日奈久断層帯の地震を想定した強震動評価について（平成
15年7月31日公表）．

地震調査委員会(2004)：琵琶湖西岸断層帯の地震を想定した強震動評価について（平成16年
6月21日公表）．

地震調査委員会(2005)：山崎断層帯の地震を想定した強震動評価について（平成17年1月
31日公表）．

地震調査委員会(2007):警固（けど）断層帯の長期評価について，（平成19年3月19日公表）
地震調査委員会強震動評価部会(2001）：糸魚川-静岡構造線断層帯（北部，中部）を起震断層と想
定した強震動評価手法（中間報告）（平成13年5月25日公表）．

17



9

地震調査委員会強震動評価部会(2004)：2003年十勝沖地震の観測記録を利用した強震動予測

手法の検証について（平成16年12月20日公表).

地震調査委員会強震動評価部会(2008)：2005年福岡県西方沖の地震の観測記録に基づく強震動評

価手法の検証について（平成20年4月11日公表).

K2namon,H.(1977):TheenergyreleaseingreatearthqUakes,JoumalofGeophysicalResearch,82,
2981-2987．

気象庁(1996):気象庁告示第4号．

纐纈一起・三宅弘恵・引間和人(2008)：全国1次地下構造モデル構築の現状,第2回シンポジ

ウム「統合化地下構造データベースの構築」予稿集,63-64．

九州大学大学院理学研究院附属地震火山観測研究センター・東京大学地震研究所・鹿児島大

学理学部・京都大学防災研究所・東北大学大学院理学研究科・北海道大学大学院理学研究

科(2006)：福岡県西方沖地震の精密余震分布と震源域周辺の地殻構造地震予知連絡会会報，
第75巻,10-4,546-552．

松岡昌志・翠川三郎(1994)：国士数値情報とサイスミックマイクロゾーニング,第22回地盤震
動シンポジウム資料集,23-34．

松岡昌志・若松加寿江(2007)：九州の地形・地盤分類250mメツシュマップを利用した2005

年福岡県西方沖地震の地震動分布推定,日本地震工学会大会-2007梗概集,104-105．

松田時彦(1975):活断層から発生する地震の規模と周期について,地震2,28,269-283．
宮腰研・関口春子・岩田知孝(2001):すべりの空間的不均質性の抽出,平成12年度科学振

興調整費「地震災害軽減のための強震動予測マスターモデルに関する研究」研究成果報告

書,99-109.

宮下由香里・吾妻崇・二階堂学・岡崎和彦(2007):警固断層の活動履歴一大野城市上大利

トレンチ調査結果－，月刊地球,29,133-138．

中村洋光・宮武隆(2000)：断層近傍強震動シミュレーションのための滑り速度時間関数の近似

式,地震2,53,1-9．

佐藤智美・川瀬博・佐藤俊明(1994a):ボアホール観測記録を用いた表層地盤同定手法による

工学的基盤波の推定及びその統計的経時特性,日本建築学会構造系論文集461,19-28．

佐藤智美・川瀬博・佐藤俊明(1994b):表層地盤の影響を取り除いた工学的基盤波の統計的ス

ペクトル特性,仙台地域のボアホールで観測された多数の中小地震記録を用いた解析，日本

建築学会構造系論文集,462,79-89．

Schnabel,P.B.,J.LysmerandH.B.Seed(1972):SHAKE,acomputerprogamfbrearthqUakereSponse

analysisofhorizontallylayeredsites,ReportNo.EERC72-12,UniversityofCalifbmia,Berkeley.

司宏俊・翠川三郎(1999)：断層タイプ及び地盤条件を考慮した最大加速度・最大速度の距離減

衰式,日本建築学会構造系論文集,第523号,63-70．

下山正一・磯望．松田時彦・市原季彦・千田昇・岡村眞・茂木透・鈴木貞臣・落合

英俊・長沢新一・今西肇・川畑史子・矢々 部秀美・樗木政昭・松浦一樹(2005):警固断

層，薬院地区（福岡市）でのトレンチ調査報告,活断層研究,25,117-128.

18



り

Somerville,P.G.,K.Irikura,R.Graves,S.Sawada,D.Wald,N.Abmhamson,Y.Iwasaki,T.Kagawa,

N.Smith,andA.Kowada(1999):CharacterizingcmstalearthqUakeslipmodelsfbrthepredictionof

stronggroundmotion,SeismologicalResearChLetters,70,59-80.

武村雅之(1990):日本列島およびその周辺地域に起こる浅発地震のマグニチュードと地震モー
メントの関係,地震2,43,257-265．

若松加寿江・松岡昌志(2007)：九州の地形・地盤分類250mメッシユマツプの構築,日本地震
工学会大会-2007梗概集,102-103.

Zhao,D.,S.Horiuchi,andA.Hasegawa(1992):Seismcvelocitystructureoflilecrustbeneaththe

JapanIslands,Tectonophysics,212,289-301.

niaoD.,A.Hasegawa,andH.Kanamori(1994):DeepstructureofJapansubductionzoneasderived
homlocal,regional,andteleseismicevents,JoumalofGeophysicalResearch,99,22313-22327.

19



警固断層帯（南東部）の地震を想定した強震動評価について

図表集

警固断層帯の活断層位置図と強震動評価に用いた震源断層モデルの地表トレース１
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警固断層帯（南東部）の震源断層パラメータ

震源断層モデル（形状、アスペリティ、破壊開始点）

強震動評価を行う対象領域

警固断層帯の強震動評価を行う領域の「深い地盤構造」の1次モデル
「深い地盤構造」の1次モデルの物性値

「地震基盤以深の地殻構造」のモデルの物性値

「浅い地盤構造」モデルとして用いる最大速度増幅率

震度増分を用いて求められた地表の計測震度分布

工学的基盤上面における最大速度値を塊=600m/s相当に換算した値と

●

司・翠川（1999）の距離減衰式との比較
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表1警固断層帯（南東部）の震源断層パラメータ
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表2「深い地盤構造」の1次モデルの物性値

密度p[g/c㎡］ 対応する地質

沖積低地下に分布する第四紀層(更新統
～完新統）、大分層群
久留米層群などの鮮新統と鮮新世～更
新世の火山岩類
野島層群などの中～上部中新統

相浦層群､佐世保層群などの上部漸新統
～下部中新統
古第三紀(暁新世～漸新世)の石炭を挟
む堆積層。上部白亜紀層の大野川層群
下部白亜紀層の関門層群

白亜紀ないしそれより古い花崗岩類､塩
基性深成岩類､変成岩類、白亜紀より古
い堆積岩類（付加体堆積物）

gp,QsKIm/s]%[m/s]

1001.9060020001

1002.15110025002

1002.25140030003

1002.30170035004

2002．40210040005,6

2002.50270050007

3002．60310055008

表3「地震基盤以深の地殻構造」のモデルの物性値

密度p[g/Cm3]K[m/s]深さ(km) %[m/s]

2.734005900上部地殻
19

30

3.03800下部地殻 6600

上部マンﾄル
句今

．.．43007600
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工学的基盤(Vs=600m/s)からの最大速度増幅率

図5「浅い地盤構造」モデルとして用いる最大速度増幅率
（約250mメッシュ）
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警固断層帯（南東部）の地震を想定した強震動評価（説明）

図表集

C

強震動評価の流れ

活断層で発生する地震の震源特性パラメータ設定の流れ

2005年福岡県西方沖の地震の余震の震源分布

「深い地盤構造」の1次モデルの地震基盤層(K=3,000m/s)上面の深さ分布

地震モーメント脇と断層面積Sとの関係図
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｢距離減衰式に基づく方法」を用いて求められた地表の震度分布
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付録震源断層を特定した地震の強震動予測手法（「レシピ」）

「震源断層を特定した地震の強震動予測手法（「レシピ」）」（以下「レシピ」と呼ぶ）は、地震調
査委員会において実施してきた強震動評価に関する検討結果から、強震動予測手法の構成要素とな

る震源特性、地下構造モデル、強震動計算、予測結果の検証の現状における手法や震源特性パラメ

ータの設定にあたっての考え方について取りまとめたものである。地震調査委員会では、これまで

に「活断層で発生する地震」について11件、「海溝型地震」のうちプレート境界で発生する地震に

ついて4件、併せて15件の強震動評価を実施し、公表してきている'。また、平成12年（2000年）鳥取

県西部地震、平成15年(2003年）十勝沖地震、2005年福岡県西方沖の地震のKFNETおよび瞳K戸netm

測網や気象庁および自治体震度計観測網などの観測記録を用いた強震動予測手法の検証を実施した

（地震調査委員会強震動評価部会,2002；2004；2008）。

また、「レシピ」は、震源断層を特定した地震を想定した場合の強震動を高精度に予測するため

の、「誰がやっても同じ答えが得られる標準的な方法論」を確立することを目指しており、今後も

強震動評価における検討により、修正を加え、改訂されていくことを前提としている。

付図1に、「レシピ」に従った強震動予測の流れを示す。「レシピ」は、①特性化震源モデ〃の設

定、②地下構造モデルの作成、③強震動計算、④予測結果の検証の4つの過程からなる。以降では、

この流れに沿って各項目について解説する。

なお、上記の「レシピ」は、個々の断層を個別に取り上げて、詳細に強震動評価をする上で参考

となる「レシピ」と位置づけられる。一方、約100余りの主要活断層帯で発生する地震の強震動を一

括して計算するような場合、「レシピ」に基づきながらも、一部の断層パラメータの設定をやや簡

便化した方法が作業上有効と考えられるので、それも併せて掲載する。

1.特性化震源モデルの設定

特性化震源モデルの設定では、断層全体の形状や規模を示す巨視的震源特性、主として震源断層

の不均質性を示す微視的震源特性、破壊過程を示すその他の震源特性、という3つの震源特性を考慮

して、震源特性パラメータを設定する。

ここで説明する震源特性パラメータの設定方法は、想定した震源断層で発生する地震に対して、

特性化震源モデルを構築するための基本的な方針を示したものであり、強震動予測における震源断

層パラメータの標準的な値の設定が、再現性をもってなされることを目指したものである。

以下、特性化震源モデルにおける震源特性パラメータの設定方法について､地震のタイプ（活断層

で発生する地震と海溝型地震）ごとに説明する。

1.1活断層で発生する地震の特性化震源モデル

活断層で発生する地震は、海溝型地震と比較して地震の発生間隔が長いために、最新活動時の地

震観測記録が得られていることは稀である。したがって、活断層で発生する地震を想定する場合に
は、変動地形調査や地表トレンチ調査による過去の活動の痕跡のみから特性化震源モデルを設定し
なければならないため、海溝型地震の場合と比較してそのモデルの不確定性が大きくなる傾向にあ

’地震調査研究推進本部のホームページで強震動評価が公表されている。h叩:"wwjishm.gojphnain/mdex.html
2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。
特性化鰻源モデルは、活断層においては艘源断層の形態・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
震源特性及び、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Somervnlee/al.
(1999）のcharncte㎡Ztionの訳語に由来する。
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る。このため、そうした不確定性を考慮して､複数の特性化震源モデルを想定することが望ましい。
ここでは、過去の地震記録などに基づく震源断層を用いる場合や詳細な調査結果に基づき震源断

層を推定する場合（1.1.1(ア）参照）と、地表の活断層の情報をもとに簡便化した方法で震源断層を
推定する場合（1.1.1（イ）参照）とで、異なる巨視的震源特性の設定方法を解説する。付図2に、活
断層で発生する地震に対する震源特性パラメータの設定の流れを示す。

1.1.1巨視的震源特性

活断層で発生する地震における震源断層モデルの巨視的震源特性に関するパラメータとして、

震源断層モデルの位置と構造（位置、走向、セグメント3）
震源断層モデルの大きさ（長さ・幅）・深さ・傾斜角
地震規模

震源断層モデルの平均すぺり量

Ｍ
Ｎ
Ａ

q

断層モ

グﾒント

活断層の延長面

断層モデル長さ、幅、深さ、傾斜角位置、走向、セグメント

を設定する。

(a)震源断層モデルの位置。構造

下=鷲壽祇駕驚纒産鱸蕊墓産琴雪壷震臺=蔑壽鴛誓駕薑｜
帯の両端の点は、活断層（帯）の分布が確認された位置の両端を示しているだけなので、震源断層
モデルの位置や走向を設定する際には、必ずしもその活断層（帯）の両端の点を結んだ直線の走向
に合わせる必要はない。長期評価における記述を参照し、両端の点より震源断層モデルを延長させ
ること（地震調査委員会,2003d;2004a)や、両端の点を結んだ直線より震源断層モデルを平行移動

3最大規模の地震を発生させる単位にまとめた活断層の中で，分割放出型地震としてやや規模の小さな地震を発生さ
せる単位で、根拠としたデータにより、地震セグメント、幾何セグメント、挙動セグメントまたは活動セグメントに
分類される。強震動評価においては、詳細な定義は行わずセグメントという表現を用いる。
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させること（地震調査委員会,2004d)を検討する場合もある。また、活断層（帯）が屈曲しており、
上記の両端の点を結んだ線から活断層（帯）の一部が5km以上離れている場合には、震源断層モデル
を活断層(帯)に沿って複数の直線でモデル化することも想定する(地震調査委員会,2003e;2004e)。
セグメントについては、長期評価で活動区間が分けられているものについては、それを強震動評
価におけるセグメントに置き換えることを基本とするが、後述するアスペリテイ4の数、位置との関
係も考慮して設定する。

なお、長期評価がなされていない活断層（帯）については、変動地形調査や既存のデータをとり
まとめた「新編日本の活断層」（活断層研究会編,1991）、「都市圏活断層図」（国土地理院）、「活
断層詳細デジタルマップ」（中田・今泉編,2002）などを基に設定する。その際、付近に複数の断層
が存在する場合には、松田（1990）の基準に従って、起震断層を設定する。

(ア）過去の地震記録などに基づき震源断層を推定する場合や詳細な調査結果に基づき震源断層を推
定する場合

過去の地震記録などに基づき震源断層を推定する場合には、その知見を生かした断層モデルの設
定を行う。

(b)震源断層モデルの大きさ（長さL･幅〃)･深さ。傾斜角(6)
震源断層モデルの長さL(km)については、(a)震源断層モデルの位置・構造で想定した震源断層
モデルの形状を基に設定する。幅〃(k''ウについては、入倉・三宅(2001)による下記に示した〃と
Lの経験的関係、

"=L(L<"nax)………….…………….…..…….……………….…………..……..………….…….…(1-a)

〃＝凪a× (L≧砿､“）

を用いる。ここで、

"max=Z;/sm5

(1=b)

rs=Hd-Hs

里：地震発生層の厚さ(km)(鰹≦20kmn)
6：断層の傾斜角

Hh、瓦：それぞれ地震発生層下限および断層モデル上端の深さ(bnn)(微小地震の深さ
分布から決めることができる(Ito,1999))

(1)式は、内陸地殻内の活断層で発生する地震の震源断層モデルの幅〃が、地震発生層の厚さに応
じて飽和して一定値となることを示している。

活断層の地表ﾄレース
ー 地表

地震発生層の厚さ巽と断層モデル幅の関係蕊鍵
4震源断層の中で特に強い地震波を生成する領域（すべり量や応力降下量が大きい領域）。
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色

震源断層モデルの傾斜角については、地表から地震発生層の最下部にいたる活断層全体の形状が
実際に明らかとなった例は少ないが､その一方で､次の地霞規模の推定に大きな影響を与えるため、
注意深く設定する必要がある。そこで、対象とする断層についての反射法探査結果など、断層の傾
斜角を推定する資料がある場合にはそれを参照する（例えば、地震調査委員会,2004a)。また、周
辺にある同じタイプの断層から傾斜角が推定できる場合には、それらを参照する。上記のような資
料が得られない場合は、断層のずれのタイプ（ずれの方向）により次に示す傾斜角を基本とする。

逆断層：45．

正断層：45．

横ずれ断層：90。

ただし、周辺の地質構造、特に活断層の分布を考慮し、対象断層とその周辺の地質構造との関係
が説明できるように留意する。また、「長期評価」により、「低角」または「高角」とある場合に
は、上記の点に留意して、それぞれ、0。～30．，60。～90.の範囲内で設定する。
震源断層モデルの上端の深度Ds(km)については、微小地震発生層の上面の深度風(km;微小
地震の浅さ限界）と一致するものとする。これは、震源の動力学モデルの研究から、地表付近の数
m1に及ぶ堆積岩層において応力降下がほとんど発生しなくてもその下の基盤岩部分の地震エネルギ
ーを放出させる破壊が堆積岩層に伝わり、地表に断層変位として達することがわかってきたためで
ある（例えば、Dalguerer"J.,2001)。

(c)地震規模（地震モーメントA血）、ジノーーーグッUUへ、マーー－二三＝ー●一~=望Z

地震モーメントMbOI･m)、震源断層の面積S(k㎡)との経験的関係より算出する。Somervineer
a1(1999）によると地震モーメントと震源断層の面積の関係は、

M･=に/223×10瞳ｿ12×10-7……………………………………………………………………………(2)
となる5。ただし，上式は、過去の大地震の強震記録を用いた震源インバージョン結果をもとにして
おり、この中にはM8クラスの巨大地震のデータは含まれていない｡一方､WellsandCoppersmth(1994)
では余震・地殻変動データを基に解析されたM8クラスの巨大地震のデータを含んでおり、これら
による地震モーメントに対する震源断層の面積は、地震規模が大きくなると上式に比べて系統的に
小さくなっている。したがって、震源断層の面積が大きい地震については、入倉・三宅(2001)の提
案によるWeUsandCopprsmith(1994)などのデータに基づいた次式を用いる。

Mo=(g/424×1011r×10-7..…"………………………………………………………………………………(3)
なお、(3)式を適用するのは、A7.5×10180W･m)(モーメントマグニチュードMw6.5相当）以上の地震
とし､面式の基になったデーﾀの分布よりMb=1･0×1021(N･mlを上限とする必要がある。

＊ここでは、利便性に配慮して機械的に値が求められるように、両式の使い分けの閾値を決め
ているが､原理的には断層幅が飽和しているかどうかでスケーリング則が変わるため、断層幅
が飽和していない場合((1-a)式)は(2)式を､飽和している場合((1=b)式)は(3)式を用いる方が合理
的である。震源断層の面積を算出するにあたっては、この点にも配慮して、用いる式を選択
することが可能である。

5Somervilleaa1(1999)や入倉・三宅(2001)はCGS単位系で記述されているが､←ここではMKS単位系にて記述する
こととする。
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(イ）地表の活断層の情報をもとに簡便化した方法で震源断層を推定する場合

長期評価で評価された地表の活断層長さL(kmm)から推定される地震規模から､地震規模に見合う
ように震源断層の断層モデルの面積を経験的関係により推定する。断層モデルの面積の推定までの
フローを付図3に示す。このフローは、M7以上の場合に適用するものとし、それよりも規模の小さ

い場合は適宜適切な方法を選定するものとする。

(d)地震規模（地震モーメント脇）

地震モーメント〃b(N･m)については、長期評価による地震規模（マグニチュード肋と地震モ
ーメントMbの経験的関係（武村,1990)を用いて、

.logMo=1.17･M+10.72…….………………………………………….……………….….……………………(4)

とする。ここで、皿はM=(logL+2.9)/0.6(松田,1975)より求める。今後、長期評価による地震規模
Mは気象庁マグニチュードMjMAと等価とする。

(e)震源断層の面積S

震源断層の面積S(bn2)と地震モーメント"m･m)の経験的関係より算出する。入倉・三宅
(2001)の提案によるWellsandCoppersmith(1994)などのデータに基づいた次式を用いる。

s=424'0-'!(M･×'0')v'…………………………………………………………………………(3)'
なお、(3)，式を適用するのは、脇=7.5×1018(N･m)(Mw6.5相当）以上の地震とし、(3)'式の基になった
データの分布よりMb=1.0×102'(N･m)を上限とする必要がある｡Mb=7.5×1018(N･m)を下回る場合は、
過去の大地震の強震記録を用いた震源インバージヨン結果をもとにしてSomervilleeml(1999)が回

帰した地震モーメントと震源断層の面積の関係、

S=2.23･10-暇(M･×'0')蝋……:………………………………………………………………"(2)'
を用いる。ただし,(1.1.1(c))に示したように、M7(Mw約6.5)以下の場合には注意が必要である。

(f)震源断層モデルの幅恥odelと震源断層モデルの長さLm･del

震源断層幅〃(m)については、(3)'式または(2)'式で求めた震源断層の面積S(km2)を活断層の
長さLkm)で除した次式により求める。

"=S/L………………･………………･…･…･……･･……………….………………………………..…………….…(5)

ここで、求めた震源断層幅〃(km)と傾斜角3を考慮した場合に断層モデル下端が地震発生層を貫
く場合と貫かない場合で、震源断層モデル幅の算出方法を変える。地震発生層の下限深さは微小地

震の深さ分布から決める(Im,1999)｡地震発生層の上限深さについては､深い地盤構造から脇=6.0km/g

相当の層の深さを目安とする。

i) 震源断層モデルの下端が地震発生層の下限深さを貫かない場合

震源断層モデルの幅(km)"hiodel=〃より小さい断層モデルメッシユサイズ6の倍数
震源断層モデルの長さ(ldn)

L".!IE,=S/晩｡..!.…….………………….….…………………………………………………………….….………(6)

6ハイブリッド合成法で用いることを念頭に、震源断層モデルは統計的グリーン関数法で用いるメッシュサイズを最
小単位として計算する。現時点では、メッシュサイズを2km四方として計算することとしており、ここでは賎源断層
モデルの長さと幅は2の倍数として扱っている。今後、統計的グリーン関数法の計算方法の進捗に応じこの値につい
ては再検討を行う必要がある。
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ただし、Lより大きい断層モデルメッシュサイズの倍数とする。

震源断層モデルの下端が地震発生層の下限深さを貫く場合
震源断層モデルの幅OKm)Wfn｡de'=断層モデル下端深さが地震発生層+2kmよりも浅い断層モ

デルメッシュサイズの倍数

断層モデルの長さは、(6)式により求めるが、Lmodel(km)はL(Km)より大きくL+5km以下の断層
モデルメッシュサイズの倍数とする。

ii)

傾斜角は、長期評価に基づくこととするが、評価されていない場合には、付図4に示すフローに従
う。

>舌断層長さ27km
－－ヶぐ GL

一 鬮 蕊総 蕊灘驚灘灘 …

蕊§溺蕊 《
守守寺ママ寺◆◆■画百面）画画

地震発生層下端

▼

活断層長さ27km
→ぐ－－ GL

▲

9km1

I
断層モデル長さおよび幅の概念図

(上）初期モデル、（下）修正モデル

(9)震源断層モデルの面積Sn｡dc,

｜震源断層ﾓデﾙの面積SInodcl(km2)は､震源断層ﾓデﾙの長さLmodcl(km)および震源断層ﾓデﾙ’
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の幅恥odel(km)から次式により求める。

Sm｡de!=Lm｡del･脇･del･……………………･…………………………………………………………………………(7)

震源断層モデルの面積Lmodcl(k㎡）を震源断層面積と等価と見なし、1.1.2微視的震源特性のパラ
メータ設定を行う。－－

(ウ）（ア）と（イ）に共通

(h)セグメントごとの地震モーメントA4b

複数のセグメントが同時に動く場合は、セグメントの面積の総和を震源断層の面積とし、(2)、（3）
式を用いて全体の地震モーメント耽佃･m)を算出する。個々 のセグメントへの地震モーメントの
配分は、すべてのセグメントで平均応力降下量が一定となるよう、次式に示すようにセグメントの
面積のl.5乗の重みで配分する。

M｡,=M｡W2/ZsI蝋…………………………………………………………………………………(8)
Mi:j番目のセグメントの地震モーメント

&:i番目のセグメントの面積

＊最近発生した複数のセグメントの破壊を伴う大地震のデータの解析からは、セグメントが連
動して地震を起こしても個々 のセグメントの変位量は一定とするカスケード地震モデルの適
合が良いとの報告もある（例えば，粟田，2004；遠田，2004）。特に長大な活断層帯の評価
の際には、長期評価と併せてこうした考え方も参照することもある。ただし、セグメント分
けを行った場合のスケーリング則や特性化震源モデルの設定方法については、現時点で研究
段階にある。

(i)平均すぺり量り

震源断層全体の平均すくり量D(m)と地震モーメントA1bM･m)の関係は、震源断層の面積S
(km2)(もしくは震源断層ﾓデﾙの面積an｡dc,0㎡))と剛性率似側/㎡)を用いて､

D=Moル･s)…….…….….….……..…….…….………….…….….……...…….….…………………….………(9)

で表される。剛性率については、地震発生層の密度β(k副㎡)、S波速度β(km/s)から算出する。

似＝β･β2….……….ご…………………….……….………….…….…………..…………….……………………….(刈

1.1.2微視的震源特性

活断層で発生する地震における震源断層モデルの微視的震源特性に関するパラメータとして、
・アスペリティの位置・個数

・アスペリティの面積

・アスペリティおよび背景領域の平均すくり量

・アスペリティおよび背景領域の実効応力

./max7
・平均破壊伝播速度

、すべり速度時間関数

7震源スペクトル特性のうち、加速度スペクトルの振幅レベルが高周波数側において急減し始める周波数。
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・すべり角

を設定する。

(a)アスペリテイの位置・個数

アスペリテイの位置について、起震断層の変位量分布を詳細に調査した最近の研究では、震源断
層浅部の変位量分布と起震断層の変位量分布とがよく対応することが明らかにされている（杉山・
他,2002）。これより、震源断層モデルのアスペリテイの位置は、活断層調査から得られた1回の地
震イベントによる変位量分布、もしくは平均変位速度(平均的なずれの速度)の分布より設定する。
具体的には、

・長期評価で、変位量の分布についての記述、または、間接的に変位量の地域的差異を表す記
述があった場合には、それを参照する（例えば､地震調査委員会,2002;2004a)
・活断層詳細デジタルマップに記載されている断層の変位量や時代区分の分布を示す資料よ
り平均変位速度（相当）の値を算出する（例えば､地震調査委員会,2003a;2004c)

等の方法によりアスペリティの位置を設定する。

上記の推定方法は、震源断層深部のアスペリテイの位置が推定されないなど、不確定性が高い。
しかし、アスペリテイの位置の違いは、強震動予測結果に大きく影響することがこれまでの強震動
評価結果から明らかになっている（例えば､地震調査委員会,2002;2003a)。したがって、アスペリ
ティの位置に対する強震動予測結果のばらつきの大きさを把握するため、複数のケースを設定して
おくことが、防災上の観点からも望ましい。

アスペリテイの個数は、過去の内陸地震の震源インバージョン結果を整理したSomervilleaa1

(1999）によると、l地震当たり平均2.6個としている。また、想定する地震規模が大きくなるにつれ
て、一般的に同時に動くセグメントが多くなり、アスペリテイの数も大きくなる傾向にある。例え
ば、鳥取県西部地震(M§戸6.8)が2個、兵庫県南部地震(M､戸6.9)が3個であるのに対し、トルコ・コ
ジヤエリ地震(MM戸7.4)が5個、台湾・集集地震(A4=7.6)が6個(IwataaaL,2001;宮腰・他,2001)
といったこれまでの研究成果がある。アスペリテイの個数は、これらの研究成果を参照し、状況に
応じて1セグメントあたり1個か2個に設定する。

*アスペリティの位置については、平均的な地震動を推定することを目的とする場合で平均変
位速度の分布などの情報に基づき設定できない場合には、やや簡便化したパラメータ設定と
して、アスペリティが1個の場合には中央付近、アスペリティが複数ある場合にはバランス良
<配分し、設定するケースを基本ケースとする。この場合にも、必要に応じ複数ケースを設

定することが望ましい。

(b)短周期レベル別とアスペリテイの総面積酌

アスペリテイの総面積は、強震動予測に直接影響を与える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、短周期レベルと呼ぶ）と密接な関係がある。したがって､震源断層モデルの短
周期レベルを設定した上で､アスペリテイの総面積SWEm2)を求めることとする｡短周期レベルは、
表層地盤の影響が少ない固い地盤の観測点や、表層地盤の影響が定量的に把握できている観測点の
地震波形を基に推定することができるが、活断層で発生する地震については、発生間隔が非常に長
いため､最新活動の地震による短周期レベルの想定が現時点では不可能である。その一方で、想定す
る地震の震源域に限定しなければ、最近の地震の解析結果より短周期レベルと地震モーメントとの
経験的関係が求められている。そこで､短周期レベルの算出に当たっては､次式に示す壇･他(2001）
による地震モーメント脇(N･m)と短周期レベル4(N･m/s2)の経験的関係を用いる（入倉・他，
2002）。

副=2.46×1010×(』"．×107y3"……………………………………………………………………………(11)
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アスペワーテイの総面積蝿(km2)は咋冗,2より求められ､等価半径F(Km)は次の(12)式から得ら
れる。ここでは便宜的に震源断層とアスペリテイの形状は面積が等価な円形と仮定する。アスペリ

ティの総面積の等価半径γ(km)は(11)式によって推定された短周期レベル"(N･m/s2)を用いて、
(12)式より算出される。

.r=(7z/4)･{Mo/(A･R)}･"….……………………………………………………….….….……….……….…(12)

なお、上式は、シングル・アスペリテイモデル（ただ1つのアスペリテイを持つモデル）におけるMb

と』の理論的関係から（13)式(Boatwlight,1988)および(14)式(埴・他,2001)により導出される。

Mo=('6/7)･r2･R･△｡‘…………………….……………...…………………………………….…………….(13)

4＝4"．γ･△ぴa･22………………….….…….……………….………….…………………………….…………(14)

ここで、R(km)は断層面積s(km2)に対する等価半径、Aoh(DTa)はアスペリテイの応力降下量、β
(kmlms)は震源域における岩盤のS波速度である。(13)式と(14)式は、複数のアスペリテイモデルを持
つ場合（マルチ・アスペリティモデル）にも拡張可能であり、両式の値はアスペリティの分割数に

依らないことが入倉・他(2002)によって示されている。アスペリテイが複数存在する場合、等価半

豚径F･(kmn)は (半径がrl,",…,駒のⅣ個のアスペリティを想定）で与えられる。

一方、最近の研究成果から、内陸地震によるアスペリテイ総面積の占める割合は、断層総面積の

平均22%(Somerville"",1999)、15%～27%(宮腰・他,2001)であり、拘束条件にはならないが、こ
うした値も参照しておく必要がある。アスペリテイがセグメントに2個ある場合、各アスペリテイヘ

の面積の配分は､最近の研究成果から16:6(入倉･三宅,2001)､2:1(石井･佐藤2000)となる

との見方も参照する。

震源断層の長さが震源断層の幅に比べて十分に大きい長大な断層に対して、円形破壊面を仮定す

ることは必ずしも適当ではないことが指摘されている。「レシピ」では、巨視的震源特性である地

震モーメントMb(N･m)を、円形破壊面を仮定しない(3)'式から推定しているが、微視的震源特性で

あるアスペリテイの総面積の推定には、円形破壊面を仮定したスケーリング則から導出される（11）

～(14)式を適用している。このような方法では、結果的に震源断層全体の面積が大きくなるほど、既
往の調査・研究成果に比較して過大評価となる傾向となるため、微視的震源特性についても円形破

壊面を仮定しないスケーリング則を適用する必要がある。しかし、長大な断層のアスペリテイに関

するスケーリング則については、そのデータも少ないことから、未解決の研究課題となっている｡そ

こで、このような場合には、（11)～(14)式を用いず、Somervnleaa1(1999)による震源断層全体の面
積に対するアスペリテイの総面積の比率、約22％からアスペリテイの総面積を推定する方法がある。

ただし、この場合には、アスペリテイの応力降下量の算出方法にも注意する必要があり、この方法

については、(d)アスペリティの応力降下量・実効応力及び背景領域の実効応力で説明する。

(c)アスペリティ・背景領域の平均すくり量Da,Db

アスペリティ全体の平均すくり量Da(m)は震源断層全体の平均すくり量D(m)の婚とし、最近

の内陸地震の解析結果を整理した結果(Somervilleeral,1999;石井･他,2000)を基に、←2とする。

且=:･D.…………….……….……………………..………………….………………………………………………(15)

これにより､背景領域の平均すくり量Db(m)は全体の地震モーメントMb(N･m)からアスペリテ

イの地震モーメント脇αm．m)を除いた背景領域の地震モーメントMb(N･m)と､背景領域の面積

Sb(ldnm2)から､以下の式で算出される。
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M｡a="･q･乳……･…………………………………………….………………………….…………………….…(16)

M｡b=MO-M｡a………･…………………………･…･………………………………………………………..….…(17)

Db=MOb〃・sb).……………･…….…･………･……………..………….…….………………….….…….…..(18)

ここで、媒は(10)式の剛性率OMnP)である。
個々 のアスペリティの平均すくり量Da!(m)は、個々 のアスペリテイを便宜的に円形破壊面と仮
定した場合に、個々のアスペリティの面積&iOKmm2)(j番目のアスペリティの面積）から算出される
半径時(kmm)(i番目のアスペリティの半径）との比が全てのアスペリテイで等しい(Dai/PT=一定）と
経験的に仮定し、次式により算出する。

D"=(y,/Zj,;)D｡"……………………………………………………………………………………(19)
ここで、γiはri/γであり、Dai(m)はi番目のアスペリテイの平均すくり量、アスペリテイ全体の等価
半径r(km)は、(12)式により求めることができ乱

＊ただし、こうして求まった最大アスペリティの平均すぺり量と、トレンチ調査で推定されるすべ
り量が著しく異なる場合には必要に応じて、(15)式の靭値を調整する。

(d)震源断層全体及びアスペリテイの静的応力降下量と実効応力及び背景領域の実効応力
△｡△蝿,Ob,Ob

アスペリテイの静的応力降下量△oh(MPa)については、Madariaga(1979)により以下の式が提案さ
れている。

△ぴ｡=(S/sa)･△o………………………………....……………….…….….…….…...……….……….…….(20-1)

△ぴ：震源断層全体の静的応力降下量(n征a)

S:震源断層全体の面積(km2)

＆：アスペリティの総面積(km2)

(20-1)式を用いれば、震源断層全体の面積S(km2)とアスペリテイの総面積島(hnn2)の比率、およ
び震源断層全体の静的応力降下量△ぴ伽Pa)を与えることにより、アスペリティの静的応力降下量
Aob仙硬a)が算出できる。、
円形破壊面を仮定できる規模の震源断層に対しては、震源断層全体の地震モーメントMb(N･m)
が震源断層全体の面積s(=zR2)(km2)の1.5乗に比例する値shelby,1957)ため、(20-l)式と等価な式
として、（13)式を変形して得られる次式により△碗を算出することができる。

△。a､7/16).M,ル2R)…………………………………………………………………………..(20-2)
ここで、アスペリテイ全体の等価半径r(km)は、(12)式により求めることができる。
一方、(b)アスペリティの総面積でも触れたように、長大な断層に関しては円形破壊面を仮定し
て導かれた（12)式を用いたアスペリテイの等価半径γ(km)を算出する方法には問題があるため、
(20-2)式を用いることができない。この場合には、(20-l)式からアスペリテイの静的応力降下量AC泡
MPa)を求める。震源断層全体の面積S(km2)とアスペリティの総面積&(km2)の比率は、
Somervillee2aﾉ.(1999)に基づき約22%とする。なお、震源断層全体の静的応力降下量△ぴい征a)に
ついては、FUjiiandMtsuiura(2000)の研究成果があり、長大な断層に対する地震モーメントMbOW･
m)と断層形状(断層幅〃(km)と断層長L(Ign))との関係式として次式を提案している且
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M・=”ﾙL+b)}△｡_………………………………………………………………………………(21-1)
〃：断層幅(km)

L:断層長さ(km)

a,6:構造依存のパラメータ（数値計算により与えられる）

内陸の長大な横ずれ断層に対する関係式としては、〃筐15km、α=1.4×10-2，b=1.0を仮定した上で、収
集した観測データに基づく回帰計算により、Ao=3.1Ma)を導出している。例えば、震源断層全体
の静的応力降下量△ぴ仏心a)としてこの3.1MPaを用いると、(20-1)式から△蝿は約14.4MPaとなり、既
往の調査・研究成果とおおよそ対応する数値となる（地震調査委員会,2005)。ただし、FIjiiand
Matsu'ura(2000)による3.1MPaは横ずれ断層を対象とし、上述したようにいくつかの条件下で導出さ
れた値であり、その適用範囲等については今後十分に検討していく必要がある（入倉,2004）が、長
大断層の静的応力降下量△びMPa)に関する新たな知見が得られるまでは暫定値としては△ぴ=3.1
0征a)を与えることとする。
他方、円形破壊面を仮定できる規模の震源断層に対しては、Eshelby(1957)を基に(20-2)式と同様
にして次式により震源断層全体の静的応力降下量△ぴ伽Pa)を算出することができる。

△ぴ=(7/16).Mo/R,…….…….….….….…………………...………..……….….……….….…..…….….(21-2)

アスペリティが複数ある場合には、特にその震源域の詳しい情報がない限り、各アスペリティの
応力降下量はアスペリテイ全体の応力降下量に一致し、すべて等しいと仮定する。さらに、アスペ
リテイの実効応力蝿Ma)は、経験的にその静的応力降下量△蝿(1狸a)とほぼ等しいと仮定する。
背景領域の実効応力obMa)は、壇・他(2002)に基づき、

実効応力ccすべり速度"(すべり量／立ち上がり時間）
立ち上がり時間＝震源断層(矩形の場合)の幅／破壊伝播速度×2）

の比例関係・近似関係により、アスペリテイの個数がセグメントに1つの場合、アスペリテイ領域
の幅陥km)を用いて、

。､､Db/wW(Da/wl)･"a"…….….………………….……..….…..….…………..…….….………………(22)

より算出し、アスペリテイが複数の場合、

。．=(D｡/"b)WDルヱγ:･"a..………………………………………………………………….(23)

とする。ここで恥Om')は背景領域が矩形とした場合の幅であるが、震源断層が不整形の場合には、
便宜的に震源断層の面積S(kmm2)から、断層のおおよそのアスペクト比(L/刑を考慮して、断層幅を
求める(例えばｱｽぺｸﾄ比が2の場合は恥=,/亜)。

*以上のように設定した震源特性パラメータを用いて計算された地震波形や震度分布が、検証
用の過去の地震データと一致しない場合もある。その場合には、第一義的に推定される地震
規模や、短周期レベルを優先してパラメータを再度設定する。過去の地震波形データがある
場合は、波形のパルス幅などから個々 のアスペリティ面積を推定できる可能性がある。

(P1f___

地震調査委員会強震動評価部会（2001）では､凡ax=6Hz(鶴来・他,1997ノおよUlhax=1j･｡且Z(1"

藤・他， 1994）の2つのケースを想定し、比較した。その結果､んax=6Hzのケースの方が、既存の距
難減衰式の対応が良いことが分かったため、パhax=6Hzを用いることとする。
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(f)平均破壊伝播速度豚

平均破壊伝播速度関湿)は､特にその震源域の詳しい情報厭い限り､Geller(1976)による地
震発生層のS波速度β(km/s)との経験式

ﾘﾉﾄ＝0.72.β…………………………………………….…………………………….….……………….……………(24）

により推定する。

＊近年の研究においては、Geller(1976)による係数0.72よりも大き目の値が得られている。例えば、
SomervilleeZal(1999)は収集した15の内陸地震の震源モデルから、破壊伝播速度として2.4kmlms～3.0km/s
を得ており、平均値は2.7km/sとなっている。これは、地震発生層のS波速度βを3.4hnjmsとすれば、約0.8倍
である（片岡・他,2003）。なお、「レシピ」に従った計算では、破壊伝播速度を変化させると、特に長
周期成分の計算結果が大きくばらつくことも確認されている（地震調査委員会強震動評価部会,2008)。

(9)すべり速度時間関数'iD(z)/dr

中村・宮武(2000）の近似式を用いる。中村・宮武（2000）の近似式は、

艸 ■一Ⅲ@iD(r)/di=

g=(5rb-6#d)/{4(1-'d/'b》 鴫
言
。
。
冒
曇
唾

■■＝＝＝

８
６
０
０
０
０
０
０
０
０
０

6=2Jm.(i6/#'),/rr二言.(1-'b/21d)

Cpar:係数

rr:(zs-ij=2:1

豚：破壊伝播速度(km/s)

1/tl/2’
’
’
９
１
０
８
０
０
０
９
０
０
０
０

t
/一｡c
；

ー

ｌ
Ｏ
Ｏ
９
０

０
０
１
１
１

で表され、この近似式を計算するためには、A:B-2:！すべり速度時間関数の概念図
・最大すべり速度到達時間咽(s)

，すべり速度振幅がW7に比例するKosrov型関数に移行する時間恥(s)
・ライズタイム時(s)

・最大すべり速度振幅J《n(m/s)

の4つのパラメータを与える。それぞれのパラメータの設定方法は次の通りである。

最大すべり速度到達時間m(s)

/d=1/("･/耐")…….…….………….……….………….……….……….……………..…………..….…………..(26)

すべり速度振幅がl〃に比例するKostrov型関数に移行する時勵b(S)
（25)式で最終すべり量を与えることにより自動的に与えることができる。
ライズタイム時(s)

tr二α･"/Jf….…….………………』………………………………….……………………….….……….…………(27)

α=0.5

最大すべり速度振幅ｿﾉm(m/s)
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リ'hm=A｡･J/Z7r7両アル.……….…….……….……………･………．．…………………………．．…．．…．．…･(28)

ここで各パラメータは、

ルローパスフィルタのコーナー周波数偽郵と同等)(HZ)
〃＝腿（アスペリティ領域においてはアスペリティの幅とする)(km)
＝恥（背景領域においては断層全体の幅とする)(kmm)

である。

＊地震調査委員会でこれまで実施してきた強震動評価では、壇・佐藤（1998）による重ね合わせ
を用いている。片岡・他(2003）によれば、釜江・他（1991）による重ね合わせを用いた場合
に、シミュレーション解析による地震波形が観測記録を最も良く再現できるαとしては、内陸
地震（4地震）では、0.2～0.4程度、海溝型地震（2地震）では、0.25～0.6程度としている。「鳥
取県西部地震の観測記録を利用した強震動評価手法の検証」（地震調査委員会強震動評価部
会,2002）では、釜江・他（1991）による重ね合わせを用い、αを0.42～0.49とした場合に観測

記録がよく再現できるとしている。αについては、重ね合わせの方法にも配慮して、これらの
値を参考に設定することもある｡また､すべり速度時間関数を〃の関数として計算した地
震動は、短周期領域での振幅が小さ目に予測される傾向がある。

(h)すべり角入

すべり角ス(。）については､｢長期評価｣で示されている場合には、これに従う。資料が得られない
場合は、断層のずれのタイプ（ずれの方向）により次に示すすべり角を基本とする。

逆断層：90．

正断層：-90．

左横ずれ断層：0･

右横ずれ断層：180。

*実際の地震での震源断層におけるすべり角1(。）は場所によってばらつきがある。震源断層モデ
ルにおいて、すべり角1(。）を断層全体で一定にした場合には、デイレクティビティ効果が強震
動予測結果に顕著に表れすぎる傾向がある。

1.1.3その他の震源特性

その他の震源特性に関するパラメータとして、

破壊開始点

破壊形態

を設定する。

(a)破壊開始点

中田･他（1998）による活断層の分岐形態と破壊開始点および破壊進行方向との関係についてのモ
デル化に基づき、破壊開始点の位置を推定する。破壊開始点の位置は強震動予測結果に大きく影響
を与えるため、分布形態がはっきりしない場合には、必要に応じて複数のケースを設定するのが望
ましい(例えば､地震調査委員会,2003c,;2004c)。アスペリテイの位置との関係については､Somerville
eraZ(1999)､菊地･山中(2001)によると破壊開始点はアスペリテイの外部に存在する傾向にあるた
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●

め、アスペリテイの内部には設定しないようにする。深さについては、菊地・山中（2001）によると
内陸の横ずれ断層は深い方から浅い方へ破壊が進む傾向にあるため、震源断層の下部に設定する。

*破壊開始点については、平均的な地震動を推定することを目的とする場合で、活断層の形状
等から破壊開始点を特定できない場合には、やや簡便化したパラメータ設定として、横ずれ
成分が卓越する場合にはアスペリティ下端の左右端、縦ずれ成分が卓越する場合には、アス
ペリテイ中央下端を基本ケースとする。この場合にも、必要に応じ複数ケースを設定するこ
とが望ましい。

↓童よ し、

且 母 園母
横ずれ成分が卓越縦ずれ成分が卓越
破壊開始点(☆)とアスペリティの位置の一例

｜

’

(b)破壊形態、哩ノ……JⅡ〆ヴー、

破壊開始点から放射状に破壊が進行していくものとし、異なるセグメント間では、最も早く破壊
が到達する地点から破壊が放射状に伝播していくと仮定する。なお、セグメント間の破壊伝播時刻
差は、次のように求める。
、セグメント間が連続している場合は、そのまま連続的な破壊伝播を仮定
・セグメント間が連続せず離れている場合は、セグメント間の歪み波(S波）の伝播を仮定し
て算出する。

1.2海溝型地震の特性化震源モデル

海溝型地震は、活断層で発生する地震と比較して、地震の発生間隔が短いために、海域によって
は過去に発生した地震の状況を示す情報が残されており、特性化震源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、4．予測結果の検証でも説明するように、過去の地震関連
データを用いて、それぞれの段階で特性化震源モデルの検証を行い、必要があれば震源特性パラメ
ータの見直しを行う。このような特性化震源モデルの見直しの段階では、観測波形等を説明できる
震源特性パラメータが求められることより、以下の「レシピ」を拡大解釈する形で検討することも
ある。この場合、過去の地震関連データ（地震規模，震源域，地震波形記録，震度，被害など）す
べてが整合性あるものとはならない可能性もあり、解析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。付図5に海溝型地震に対する震源特性パラメータの設定の流れを示す。

12．1巨視的震源特性
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海溝型地震の震源断層モデルの巨視的震源特性に関するパラメータとして、

・震源断層モデルの位置･構造（位置､走向､深さ）
・震源断層モデルの大きさ・地震規模

・震源断層モデルの平均すくり量

を設定する。

(a)震源断層の位置･構造（位置、走向8,深さ】
震源断層の位置については、過去の地震の震源域が推定されている場合には、その位置を基に設
定する。深さについては、弾性波探査や微小地震分布等で推定されている想定震源域の海洋プレー
ト上面の深さ分布により、地震発生域の上端から下端にかけて設定する。
「長期評価」で決定された震源の形状評価があれば、その形状評価を推定根拠に留意して利用す
るのが望ましい。

(b)震源断層の大きさ・地震規模（断層面積s、地震モーメント脇、ｰグー”知、評ログヨーーーコ一一｡■ー一．画一一画~ｰﾏｰｰｰｰｰ‐-‐‐

震源断層の大きさ・地震規模については、下記のいずれかの方法により設定する。
･(a)震源断層の位置・構造（位置、走向、深さ）により震源域を明確に設定して、その範囲
により面積を算出し、地震規模一断層面積の経験的関係から地震規模を推定する。
・過去の地震から想定されている値を基に地震規模を設定し、地震規模一断層面積の経験的関
係から震源断層の面積を設定する。

また、上記の地震規模（地震モーメントMb(N･m))一断層面積(S(km2))の経験式については、
過去の地震のデータがある程度得られている場合には、地域性を考慮した式を用いる。例えば、
KanamoriandAnderson(1975)と同様に円形破壊面を仮定した次の関係式(Eshelby,1957)を基に震
源域の地震の平均応力降下量△ぴ(A唖a)を推定することで、地域的な地震モーメントMd･m)と
断層面積SCKmm2)の関係式を設定する。

M｡='6/(7."'/2)△･柳"……………………………………………………………………………(29)
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規模と断
層面積(例えば､宇津,2001;石井･佐藤2000）または地震モーメントハ"b(N･m)と断層面積S(km2)
(例えば、佐藤,1989;YamanakaandShimazaki,1990)などの経験式を用いる。ただし、これらの式を
利用するにあたっては経験式のデータセットとなる震源断層の面積がどのように想定されているか
に留意する必要がある。

「長期評価」により、震源域の形状評価がある場合には、その形状評価を推定根拠に留意して利
用するのが望ましい。

(c)平均すくり量り

1.1.1(i)参照。

1.2.2微視的震源特性

海溝型地震における震源断層の微視的震源特性に関するパラメータとして、

アスペリティの位置・個数

アスペリテイの面積
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・アスペリティ、背景領域の平均すくり量

・アスペリティ、背景領域の実効応力

･max

・平均破壊伝播速度

・すべり速度時間関数

，すべり角

を設定する。

(a)アスペリテイの位置・個謝

近年の研究（菊地・山中,2001）、平成15年(2003年）十勝沖地震に関する一連の研究（例えば、
YamanakaandKikucm,2003;Koketsuergl,2004;Yagi,2004など）により、同じ震源域で繰り返し発
生する地震のアスペリテイは､ほぼ同じ位置となる可能性が高いことがわかってきた。したがって、
想定する震源域で、近年地震が発生していれば、その観測記録の解析からアスペリテイの位置を推
測することができる。また、近年の観測記録がなくても、アスペリテイではプレート間のカップリ
ング率が周辺より高いと考えられることから、地殻変動データよりバックスリップ（すべり欠損）
の分布が推定できれば、バックスリップの大きい箇所がアスペリテイの位置になると想定される。
あるいは、Wellseml(2003)やSugiyama(2004)では、負の異常重力域とプレート間地震の震源域に
おけるアスペリテイの位置とに対応関係が見られることを指摘していることから、重力異常のデー
タを参考にすることもできる。

アスペリテイの個数は、アスペリテイの位置が推定されている場合には、結果的に想定する震源
域に含まれるアスペリテイの数に相当する。一般的にはアスペリティの数は想定する震源域・地震
規模が大きくなるにつれて、多くなる傾向にある皇

(b)アスペリテイの総面積＆

アスペリテイの総面積は、強震動予測に直接影響を与える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、短周期レベルと言う）と密接な関係がある。したがって､震源断層モデルの短
周期レベルを設定した上で、アスペリテイの総面積を求めることとする。短周期レベルは、表層地
盤の影響が少ない固い地盤の観測点の地震波形や表層地盤の影響が定量的に把握できている観測点
の地震波形を基にいくつかの地震については推定されている。一方、想定する地震の震源域に限定
しなければ、最近の地震の解析結果より短周期レベルと地震モーメントとの経験的関係が求められ
ている。短周期レベルの値は､条件に応じて下記のいずれかの方法により求める（入倉･他,2002)。
・想定震源域における最新活動の地震の短周期レベルが推定されていない場合には､埴･他(2001）
による地震モーメントMbm｡m)と短周期レベル』似｡m/S2)の経験的関係により短周期レ
ベルを設定する((11)式）。

・想定震源域における最新活動の地震の短周期レベルが推定されている場合には、その推定値
と地震モーメントとの経験的関係の傾向を参照して、想定する地震の地震モーメントに応じ
た短周期レベルを設定する（地震調査委員会,2003b;2004b)。
アスペリティの総面積&(kmm2)は、上記によって推定された短周期レベルJ4(N･m/s2)と前述の
(12)式より算出される。アスペリティが1つの場合は、便宜的に震源断層の形状を半径R(km)の円
形破壊面であるとするとともに、アスペリテイは等価半径γOEm)の円形破壊面が一つあるとして、
アスペリティの総面積品(=兀×7z)(k㎡）を求める。
一方、最近の研究成果から、7つの海溝型地震によるアスペリテイ総面積の占める割合は断層総面
積の35％±11％程度(石井・他,2000)と得られており、拘束条件とはならないがこうした値も参照に
しておく必要がある。

アスペリテイが複数ある場合、各アスペリテイヘの面積の配分は、最新活動の地震のアスペ』』テ
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イの大きさやバックスリツプの大きい領域に応じて設定するのか呈ましい。てのよう'よ”群目巳"劇'よ

い場合には、最近の研究成果からアスペリテイが2つの場合は2:1、アスペリテイが3つの場合は2:
，．nくしかスイ君辻．鉾蕊ヮnnn)少の見方*､参照して設定する。

(c)アスペリティ・背景領域の平均すくり量Da,Db

1.1.2(c)参照。

*これにより求められた最大アスペリティの平均すぺり量が、海溝型地震の震源域におけるプレート
相対運動速度と地震の発生間隔から推定される地震時のすべり量の上限値やこれまでの地震時の
推定すべり量の最大値の目安と比較して、矛盾がないことを確認することが望ましい。

(d)震源断層全体の静的応力降下量・アスペリテイの平均静的応力降下量・実効応力及び背景領域
の実効応力△｡,Aoh,oh,ob

l.1.2(d)参照。

*地震規模、断層面積、さらに短周期レベルが与えられると、上の関係式からアスペリティの
総面積と実効応力が一意に与えられる。それらのパラメータを用いて計算された地震波形や
震度分布が検証用の過去の地震データと一致しないときは、第一義的に推定される地震規模
や短周期レベルを優先してパラメータを設定する。過去の地震波形データがある場合は､波
形のパルス幅などから個々 のアスペリティ面積を推定できる可能性がある。

/ロ、〃

データの不足等により、地域性を考慮して設定することが困難であったの、呪時屍ぐほ、涯曄

他(1994)により、 仙台地域における中小地震の観測記録から推定されたfax=
蓉言目呑丞昌全ヮnnqh？フCO4hl‐

(f)平均破壊伝播速度豚

1.1.2(f)参照。

(9)すべり速度時間関数UID(z)/di

1.1.2(9)参照。

(h)すべり 角 入

1.1.2(h)参照。

13.5Hzを採用する（地

＊実際の地震での震源断層におけるすべり角は場所によってばらつきがある。震源断層モデルにお
いて、すべり角を断層全体で一定にした場合には、デイレクティビティ効果が強震動予測結果に
顕著に表れすぎる傾向がある。

1.2.3その他の震源特性

その他の震源特性に関するパラメータとして、

・破壊開始点

・破壊形態

を設定する。
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(a)破壊開始点

破壊開始点の位置については、過去の地震の破壊開始点が把握されている場合にはその位置に設
定するのが妥当である。また、菊地・山中(2001)によれば、破壊の進む方向には地域性があり、三陸
沖では浅い方から深い方へ、逆に南海トラフでは深い方から浅い方へ破壊が進む傾向がある。この
ため、今後こうした傾向が様々 な海域で明らかになれば、過去の地震の状況が不明な震源域であっ
ても、地域性を考慮した設定を行うことが可能である。

(b)破壊形態

1.l.3化）参照。｡

2．地下構造モデルの作成

詳細な強震動評価における地下構造モデルの主なパラメータとしては、成層構造を前提にすれば
各層の密度、P波･S波速度、Q値および層境界面の形状などがあり、対象を、
、地震波の伝播経路となる上部マントルを含んで地震基盤までの地殻構造8（以下、「地震基盤
以深の地殻構造」と呼ぶ）

．主に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9までの地盤構造(以
下、「深い地盤構造」と呼ぶ）、

．主に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」と呼ぶ）

の3つに分けてモデル化を行う。以下では、それぞれのモデル化手法について、その考え方を説明す
る。なお、後述するハイブリッド合成法では「地震基盤以深の地殻構造」と「深い地盤構造」を合
体させた3次元地下構造モデルが必要となる。

垂葺…

ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ

ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ロ
ー俗合

ロロ

表面波表面波表面波

工学的基無

s通運度3“～70〔

程度の地盛の上面

mだ

実体波
深い地盤構造

震源断層

ズ

封 地震墓騨h震基盤以深
の地殻構造 地震其鱒S波速度3km心程度

の地盤の上面

地下構造モデルの模式図

8地殻最上部にあるS波速度31rm/s程度の堅硬な岩盤。
9建築や土木等の工学分野で構造物を設計するとき､地腰動設定の基礎とする良好な地盤のことで､そのs波速度は、
構造物の種類や地盤の状況によって異なるが、多くの場合、300m/s～700m/s程度である。
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2.1「地震基盤以深の地殻構造」

上部マントルから地震基盤までの「地震基盤以深の地殻構造」は、震源インバージョン解析で用
いられているモデルや大規模弾性波探査、基礎試錐等の大深度ボーリングの結果、震源決定に使わ
れているモデル、地震観測データを使用した三次元地震波速度構造（例えば、Zhaoaα1.,1994;
MatsUbaraem1.,2005)等を参照してモデル化を行う。また、海溝型地震等で海域のモデルが必要な
場合にも同様な方法でモデル化を行う（例えば、田中・他,2006）。

2.2「深い地盤構造」

22．1通常の場合

▲

「深い地盤構造」のモデル化においては、まず地質情報や各種構造探査のデータを用いて、下記
の標準的なモデル化手法（纐纈,2006;KoketsuandMiyake,2007)の手順(1)～(2)により0次モデ
ル10を構築する。次に、面的に存在する探査データを用いて、手順（3）～（5）により精度の高い層
,境界面の形状を持った0.5次モデルを構築する。ただし、面的な探査データが存在しない場合には、
地震観測記録のスペクトル比等を用いて、手順（6）を先取りすることにより0.5次モデルを構築する。
最後に､地震観測記録の波形やスペクトル比等を用いて、手順（6）～（7）により1次モデルを構築
し最終モデルとする。なお、モデル化の過程においては、状況に応じて低次のモデル化に立ち戻る
ことを妨げない。こうした「深い地盤構造」のモデル化の流れを付図6に示す。

手順(1)

表層地質やボーリング柱状図などの地質情報や各種構造探査の結果から総合的に判断して、速度
構造と地質構造の対比を行う（「総合的判断」の手順は鈴木,1996ラ藤原・他,2006などを参考）。
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iOこれまで実施した強震動評価および防災科学技術研究所の取組みにより、「深い地盤構造」の全国0次モデル（藤
原・他,2006）が完成しつつあるので、これを利用することができる。全国1次モデルの構築も平成21年度末を目途
に進められている（繊韻・他,2008)。
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GeologyPVelocitySVelocitySonicDensity

手順(2)

手順(1)の対比結果に基づき、屈折法探査、反射法探査、ボーリング検層、微動探査
録のスペクトル比解析などの結果を参照して各層にP波およびS波速度と密度を与える。

自然地震記

手順(3)

面的に存在する探査データ（屈折法探査や重力探査など）や地質コンター図などを用いて、各速
度層を区切る境界面の形状を決定する。決定はインバージョンとして行うが，十分なデータがない
場合は補間などの順解法を用いる。手IIE(4)の情報やデータはインバージョンの拘束条件あるいは補
間の追加データとして扱う。
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手順(4)

断層や摺曲の形状など、不連続な構造に関する情報を
収集する。反射法やボーリング検層のデータは、用いる
速度構造が手順(2)の速度と矛盾しないように注意して
深度へ変換する。
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36ま

手順(5)

工学的基盤上面の形状は､微動探査結果やボーリング
情報等を補間して求める。また、必要ならば、基盤がご
く浅い地域にも風化層を設定する。

360－

35妄

350－

345。

1

工学的基盤上面深度分布

山中･山田（2002）

手順(6)

KPNETやKiK-netなどの自然地震記録に対してスペクトル比解析（この解析も可能ならインバージ
ョンで行う）などを適用して得られた、複数の観測点における速度構造を用いて、地下構造モデル
を調整・修正する。
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手順(7)

観測記録のある中規模地震をいくつか選び、手順(6)の調整された地下構造モデルを用いて、各観
測点における地震動をシミュレーションする。その結果が観測記録に一致するようにモデルをさら
に調整する（この調整も可能ならインバージョンで行う）。
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なお､Q値については､地震観測記録を説明できるように適切に値を決めることが必要である。
参考までにこれまでの地震調査委員会における強震動評価で用いた値を既往研究と比較して下
図に示す。
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2.2.2水平成層構造が仮定できる場合

水平成層構造が想定可能なことがあらかじめわかっている場合には、水平成層構造に対する強震
動の理論計算がはるかに容易であるから、3次元的に不均質なモデルをあえて作ることは適切でない。
水平成層構造モデルは「地震基盤以深の地殻構造」と同様の方法、震源インバージョン解析で用い
られているモデルや、大規模弾性波探査や基礎試錐等の大深度ボーリングの結果、震源決定に使わ
れているモデル等を参照してモデル化を行う。

2.3「浅い地盤構造」

「浅い地盤構造」の地下構造モデルは、表層地質データや地盤調査に利用されているボーリング
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データを収集して一次元速度構造モデルを作成するのが基本である。浅い地盤で強震時に発生する
可能性のある非線形現象を高い精度で評価するためにも、こうしたモデル化が必要である。しかし
ながら、「浅い地盤構造」は水平方向に局所的に大きく変化することが稀ではなく、面的に精度よ
く詳細なモデルを作成するためには膨大なデータの収集を必要とし、多くの労力を要する。また、
利用可能なボーリング情報がほとんど存在しない地域も多い'！。そのため、面的に「浅い地盤構造」
を評価するにあたっては、国土数値情報などの地形・地盤分類を基に経験的な方法により増幅率を
算出するモデル化が考案されている。ここでは、これらの手法として、「浅い地盤構造」のボーリ
ングデータによるモデル化の方法と面的な評価によるモデル化の方法について説明する。

2.3.1ボーリングデータによるモデル化の方法

ボーリングデータによるモデル化の方法では、ボーリング地点の一次元成層構造の密度、P･S波速
度、層厚、減衰特性の設定を行う（例えば、高橋・福和,2006）。さらに、「浅い地盤構造」は大地
震により大きなひずみを受けると非線形な挙動を示すことから、非線形特性を表すパラメータの設
定を行う必要がある。これについては、土質試験を行って設定するのが望ましいが、当該地盤に対
する土質試験結果が得られない場合には既往の土質試験結果を用いて設定する。

この方法は、一般的にボーリングデータの存在する地点でのみ評価可能となるが、面的に評価す
るにあたっては、多数のボーリングデータや地形・地質データを収集し、地形・地質から区分でき
る地域ごとに代表となるボーリング柱状図を抽出し、これを分割した領域ごとに当てはめる方法が
ある。このとき、分割した領域の大きさは東西一南北約500mないし約250mとすることが多い。

2.3.2面的な評価によるモデル化の方法

面的な評価によるモデル化の方法としては、松岡・翠川（1994)や藤本・翠川（2003）による国土
数値情報を利用した方法が代表的である｡この方法では､全国を網羅した約1kmメッシュの領域ごと
の国土数値情報のうち、地形区分データや標高データ等を利用して、新たに作成した微地形区分デ
ータから、「浅い地盤構造」による最大速度の増幅率を算出する。

最近では、日本全国の地形・地盤を統一した分類基準によって再評価した日本全国地形・地盤分
類メッシユマップが構築されている（若松・他,2004,3.2.1参照）。これらの方法を用いれば、全
国を約1kmメッシュまたは250mメッシュの領域ごとに、比較的簡便に「浅い地盤構造」をモデル化
することができる。

3．強震動計算

強震動計算では、地盤のモデル化や設定条件の違いから工学的基盤上面までの計算方法と工学的
基盤上面～地表の計算方法では異なるため、それぞれについて説明する。なお、強震動計算の結果
は、時刻歴波形、最大加速度、最大速度、応答スペクトルなどを指している。

3.1工学的基盤上面までの計算方法

'1ボーリングデータが実は存在したとしても、有効利用の仕組みが不十分なためにデータが散逸しているのが実情
である。地域の防災対策のためにも、今後、産学官の協力の下でデータを組織的にかつ継続的に統合化し、地下構造
データベースとして整備していく仕組み作りが必要と考えられ、科学技術振興調整費による「統合化地下構造データ
ベースの構築」のプロジェクト（藤原,2007)などの成果が期待される。
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工学的基盤上面までの強震動計算方法は、経験的手法、半経験的手法、理論的手法、ハイブリッ
ド合成法の4つに大きく分類され、データの多寡・目的に応じて手法が選択されている（例えば、香
川・他,1998）。それぞれの手法の特徴を述べると、以下のようにまとめられる。

経験的手法

過去のデータを基に、最大加速度、最大速度、加速度応答スペクトル等の値をマグニチュードと
距離の関数で算出する最も簡便な方法である。平均的な値で評価するため、破壊過程の影響やアス
ペリテイの影響は個別には考慮しない。工学的基盤上面における最大速度を求める距離減衰式とし
ては、司・翠川(1999)による経験式がよく用いられる。

logPGIt=qSM"+00038D-L29-logG+0002810"0"")-0002X………………(30)
PG%:工学的基盤上面の最大速度(cm/s)

Mw:モーメントマグニチュードM､戸(logMo-9.1)/1.5(Kanamori,1977)
D:震源深さ仏m)

X:断層最短距離km)

半経験的手法

既存の小地震の波形から大地震の波形を合成する方法で、経験的グリーン関数法と統計的グリー
ン関数法がある。経験的グリーン関数法は、想定する断層の震源域で発生した中小地震の波形を要
素波（グリーン関数）として、想定する断層の破壊過程に応じて足し合わせる方法である。時刻歴
波形を予測でき、破壊過程の影響やアスペリティの影響を考慮できる。ただし、予め評価地点で適
当な観測波形が入手されている必要がある。統計的グリーン関数法は、多数の観測記録の平均的特
性をもつ波形を要素波とする方法である。評価地点で適当な観測波形を入手する必要はない。しか
し、評価地点固有の特性に応じた震動特性が反映されにくい。時刻歴波形は経験的グリーン関数法
と同様の方法で計算される。

理論的手法

地震波の伝播特性と表層地盤の増幅特性を弾性波動論により計算する方法。時刻歴波形を予測で
き、破壊過程の影響やアスペリティの影響を考慮できる。この方法では震源断層の不均質特性の影
響を受けにくい長周期領域については評価し得るものの、短周期地震動の生成に関係する破壊過程
および地下構造の推定の困難さのため、短周期領域についての評価は困難となる。

ハイブリッド合成法

震源断層における現象のうち長周期領域を理論的手法、破壊のランダム現象が卓越する短周期領
域を半経験的手法でそれぞれ計算し、両者を合成する方法。時刻歴波形を予測でき、破壊の影響や
アスペリテイの影響を考慮できる。広帯域の評価が可能。

特性化震源モデルおよび詳細な地下構造モデルが利用可能な地域では、面的に強震動計算を行う
方法として、半経験的手法である統計的グリーン関数法（例えば、釜江・他,1991;埴・佐藤,1998)
と理論的手法である三次元差分法（例えば、AoiandFUjiwara,1999;Graves,1996;Pitarka,1999)を
合わせたハイブリッド合成法（例えば、入倉・釜江,1999)がよく用いられる。この理由としては、
・特性化震源モデルと三次元地下構造モデルの影響を直接取り入れることが可能
・面的な予測が可能

・強溌動評価の対象となる周期帯(0.1秒～10秒)に対応が可能

といった利点があるためであり、半経験的手法で統計的グリーン関数法を用いるのは面的な予測が
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容易であるため(経験的グリーン関数法は基本的に波形が観測された地点でしか適用できないため)、
理論的手法の三次元差分法を用いるのは、他の不整形な地盤構造のための計算方法（例えば、有限
要素法、境界要素法等）と比較して、大規模な地下構造を取り扱う上で、大規模な数値演算を容易
に行え、かつ計算時間も速いという利点があるためである。ただし、水平多層構造で想定可能な地
域があれば、理論的手法においては水平多層構造のみ適用可能な波数積分を用いる方法（例えば、
Kohketsu,1985;Hisada,1995)を利用することができる。この方法は水平多層構造のグリーン関数の
計算に最もよく用いられている方法であり、モデル化や計算が比較的簡単で、震源断層モデルおよ
び水平多層構造モデルが妥当であれば、実体波や表面波をよく再現できることが多くの事例から確
かめられている。ハイブリッド合成法等については、例えば、「森本・富樫断層帯の地震を想定し
た地震動予測地図作成手法の検討」（先名・他,2004）等を参考にされたい。

*ハイブリッド合成法では、理論的手法の精度の限界および半経験的手法の有効性を考慮して、
接続周期を決めることが望ましい。

3.2地表面までの計算方法

地表面までの計算方法は、「浅い地盤構造」の地下構造モデルがボーリングデータによってモデ
ル化された場合と面的な評価によってモデル化された場合とで異なるため、それぞれのケースにつ
いて説明する。

3.2.1ボーリングデータによってモデル化された「浅い地盤構造」の場合

ボーリングデータによる詳細なモデルに基づいて、工学的基盤における時刻歴波形を入力として
一次元地震応答計算を行い､地表の時刻歴波形を計算する。一次元地震応答計算の方法としては、
主として、線形解析法（例えば、Haskell,1960)、等価線形解析法（例えば、Schnabelαα1,1972)、
逐次非線形解析法（例えば、吉田・東畑,1991)があり、それぞれに以下の特徴を持つ。

線形解析法

重複反射理論により計算を行うものである。士の非線形特性を考慮していないため、大地震によ
り非線形性が生じる場合には正しい結果が得られない。

等価線形解析法

重複反射理論を基に土の非線形特性を等価な線形の関係に置き換え、解析の間、一定の材料特性
を用いる方法である。ひずみレベルが大きくなると精度は低下する。どの程度のひずみレベルまで
適用できるかは、必要とする精度や地盤条件にもよるが、一般的には0.1～1%までである。また、強
い揺れにより液状化等が生じた場合には、正しい結果は得られない。

逐次非線形解析法

材料の非線形特性を数学モデルや力学モデルで表現し、材料特性の変化を逐次計算しながら挙動
を求めようとする方法である。したがって、1%を超える大きなひずみレベルでも適用可能となる。
その一方で､設定すべきパラメータ趣多く､専門的な知識を持って解析にあたることが重要である且

広域の地震動分布の算出には、今までは等価線形解析法が多く用いられてきた。この理由は、等
価線形解析法がパラメータも少なく利用しやすいこと、求められた地震動分布（震度、加速度）が
既往の被害地震の地震動分布を大局的に説明できたことなどが挙げられる。逐次非線形解析法は、
今までは観測波形の検証や液状化した地盤の過剰間隙水圧の上昇やひずみの増大などをみるために、
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検討対象地点ごとに利用されてきたことが多く、広域の地震動評価に使われた例はまだ多くはない。
また、採用する応力一ひずみ関係式やそれに用いるパラメータの設定など専門的な判断をもって個
の々解析を行うことが必要であるなど、逐次非線形解析法による広域地震動算出への課題は多い。
このようなことから、逐次非線形解析法を広域の地震動評価に用いることは始まったばかりで、ま
だ検討の必要があると考えられる。

3.2.2面的な評価によってモデル化された「浅い地盤構造」の場合

工学的基盤における最大速度の値に微亜形区分から想定される増幅率α”を掛け合わせること
で地表の最大速度を算出する。

微地形区分から想定される増幅率α""は以下の手順で評価する。

①全国を網羅した約lkmメッシュの領域ごとの微地形区分データ（例えば、若松・他,2005)、
または約250mメッシュの領域ごとの微地形区分データ(例えば､若松･松岡,2007)を用いる。

②その区分に次式に示す標高と表層30mの平均S波速度4y$0との経験的関係（例えば、松岡・
他,2005)をあてはめる。

lOg4"30=q+6･lOgEv+C･logSp+d･lOgDm±o………….………………….……………(31)

』ﾘﾉ鰯0:表層30mの平均S波速度(m/S)

凪ﾉ：標高(m)

":傾斜*1000(傾斜は正弦）
Dm:先第三系・第三系の山地・丘陵からの距離km)
α：標準偏差

α、6，c，d:微地形区分ごとに与えられる回帰係数

③工学的基盤から地表への最大速度の増幅率α”については、表層30mの平均S波速度"y$0
との相関性が認められる。そこで次式を用いて、4応30から最大速度の増幅率α”を算出
する（例えば、藤本・翠川,2006）。

log(omp)=2.367-0.852･log""30±0.166(100<4yS30<1500)………….………(32)

α772p:平均S波速度600mlWsの工学的基盤を基準とした最大速度増幅率

地表の震度を求める方法は、工学的基盤における地震動を距離減衰式等の経験式で求めた場合と
ハイブリッド合成法等により波形が求められている場合では異なる。

i)距離減衰式等の経験式で工学的基盤上の最大速度が求められている場合
「最大速度と計測震度の関係式」（例えば、藤本・翠川,2005）を用いる。

I=2.002+2.603･log(PGW')-0.213.{log(PGP')}'(4≦I)
I=2.165+2.262･log(PGy)(I<4)".…….….…………………(33)

iDハイブリッド合成法等により工学的基盤上の波形を求めた場合
工学的基盤上の時刻歴波形から気象庁(1996)の方法に従って算出した「工学的基盤上震
度」に対して、「最大速度増幅率」および｢最大速度と計測震度の経験的関係式」より求め
られる「震度増分」を加える方法により地表での震度を算出する。
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「最大速度と計測震度の関係式」（藤本・翠川,2005)、

I=2.002+2.603･log(PGy)-0.213･iog(PGJ'12(4≦I).….….………･………………･……(34)

を用い、「震度増分」は、

AI=2.603.log(@")-0.213･log(W')}2-0.426･log(PGJt)･log(W')………･….(35)
と表される。ここで、PGJ,は地表最大速度(cm/s)、α""は最大速度増幅率、PG%は工学的基
盤上の最大速度(cm/s)である。－－

*工学的基盤上面から地表までの最大速度に対する増幅率α”は、表層30mの平均S波速
度A1《BOの関係から算出している。しかし、山地や丘陵地では30mよりもかなり浅い深さ
に工学的基盤が現れることが多く、これらより算出される増幅率aJmpは過小評価になっ
て工学的基盤より以浅の軟弱層の影響をうまく説明できていないとの指摘があり、表層
30m以外の深さによる平均S波速度を用いた増幅率の提案がなされている（例えば、川瀬
・松尾，2004；濱田・他，2007）。このように、山地や丘陵地等のエ学的基盤が30m*
りも浅いところに現れる場合には、別途検討が必要と考えられる。
＊ボーリングデータを収集できる場合には､微地形区分ごとの4ﾘｨBOあるいは』4ﾘﾉmOと増幅
率の関係などを独自に評価することによって、より地域性を取り入れた結果が期待でき
る（例えば、中央防災会議2001；2003）。

4．予測結果の検証

予測結果の検証では、強震動予測結果が妥当であるかどうかを確認する方法についで説明する。
予測結果の検証は、予測結果と過去の観測事実との比較により行うが、活断層で発生する地震と海
溝型地震では地震の発生間隔が異なり、これまでに得られている情報量にも違いがあるため、それ
ぞれの検証方法について示す。

4.1活断層で発生する地震の強震動予測結果に対する検証

活断層で発生する地震は、発生間隔が長いため、最新活動における地震の震度情報や観測情報が
得られていない場合が多い。したがって、基本的には、距離減衰式を用いた推定値との比較により、
活断層で発生する地震の強震動予測結果の検証を行う。

4.1.1距離減衰式を用いた推定値との比較

半経験的手法や理論的手法による計算結果と距離減衰式を用いた推定値とを比較し、計算結果が
距離減衰式を用いた推定値のばらつき（以下、「距離減衰式のばらつき」と呼ぶ）の範囲内にある
ことを確認する。

距離減衰式を用いた推定値と強震動予測結果との比較にあたっては、地域性を考慮した距離減衰
式を用いることが望ましい。地域性を考慮した距離減衰式が作成されていない場合には、既存の距
離減衰式との比較を行う。この場合は、設定した震源特性や地下構造モデルの特性が平均的な特性
と違う場合には、予測結果のばらつきの傾向も異なってくることから、その点にも十分に留意した
上で比較・検証を行うことが重要である。
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あ

＊検証の結果、距離減衰式のばらつきの傾向と強震動予測結果の傾向にかなり差が出て妥当性
β

に問題がある場合には、設定した特性化震源モデルや地下構造モデルを修正する。

4.1.2震度分布との比較

震度分布は、面的に強震動予測結果を検証するにあたって、現在､最もよく使われる指標である。
震度分布としては、明治中期以降の観測情報はそのまま利用することができる。また、江戸時代以
降に発生した地震については被害情報が比較的整っていることより、それら被害情報から震度分布
が推定されている。震度分布による検証は、震源特性パラメータを設定する比較的早い段階で経験
的方法や半経験的方法を用いて行う。

＊この震度分布と計算結果が合わない場合は、震源特性または地下構造モデルの見直しを行う。

4.1.3観測波形記録との比較

1997年以降のKANETおよびKiKPne観測網の充実により、強震動予測結果の時刻歴波形と観測記録
を比較し、検証することが可能となった。観測記録との比較において、計算波形をどの程度まであ
わせることができるかという点については、観測波形の質、震源や観測点の地盤状況などの情報の
多寡によりケースごとに異なる。現状では条件が整えば、観測記録の位相までを精度良く合わせる
ことは可能であるが、面的な予測ということを考え合わせると、時刻歴波形の最大値、継続時間、
周期特性やスペクトル特性がある程度説明できることをもって検証と位置付ける。

＊計算結果を観測波形に合わせるためには、微視的震源特性や地下構造モデルについて検討し
直すことが必要となる。微視的震源特性の把握には震源近傍の強震記録が必要であり、地下
構造モデルの検証には強震記録が不可欠であるため、K-NETおよびKiK-net観測網や気象庁お
よび自治体震度計観測網のさらなる充実が望まれる。

4.2海溝型地震の強震動予測結果に対する検証

海溝型地震は活断層で発生する地震と比較して発生間隔が短いために、最新活動における地震の
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、その情報と過去の地震を想定した強
震動予測結果を比較することで、強震動予測結果の検証および震源特性などの見直しが可能となる。
検証の項目としては､震度分布､観測波形記録､距離減衰式を用いた推定値との比較が挙げられる。

4.2.1震度分布との比較

41フ参昭一

4.2.2観測波形記録との比較

1960年代以降からデジタル強震記録が得られはじめているため、1968年十勝沖地震以降の海溝型
地震を想定する場合には、強震動予測結果の時刻歴波形と観測記録を比較し、検証することが可能
である。また、1997年以降はKMETおよびKiKPne観測網の充実により、より多くの観測記録が得ら
れるようになった。観測記録との比較において、計算波形をどの程度まであわせることができるか
という点については､観測波形の質､震源や地盤状況などの情報の多寡によりケースごとに異なる。
現状では条件が整えば､位相までを精度良く合わせることは可能であるが、面的な予測ということ
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を考え合わせると時刻歴波形の最大値、継続時間、周期特性やスペクトル特性がある程度説明でき
スーレか＆､局ィ姶評少付置付けろ‐．

*計算結果を観測波形に合わせるためには、微視的震源特性や地下構造モデルについて検討し
直すことが必要となる。微視的震源特性の把握には震源近傍強震記録が必要であり、地下構
造モデルの検証には、強震記録が不可欠であり、K-NETおよびKiK-net観測網や気象庁および
自治体震度計観測網、さらには海底地霞計のさらなる充実が望まれる。
＊強震動評価の目的は計算波形を観測波形にあわせることではないため、この作業に終始する
ことのないよう留意する必要がある。

4.2.3距離減衰式を用いた推定値との比較

411参昭一

なお、既往の研究成果から、大地震の観測記録が中小地震の観測記録を用いた経験的グリー
ン関数法により比較的精度良く再現できることが確認されている（例えば、Kamaeandlrikura,
1998；池田・他,2002）。したがって、ハイブリッド合成法による強震動予測結果の検証方法と
して、対象とする震源断層の周辺で発生した中小地震の観測記録が予め得られている地点を対
象に、経験的グリーン関数法とハイブリッド合成法の結果を比較することも可能である。
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地震観測記録に基づく
プレート等深線や
インバージョン結果

活断層調査地下構造データ
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付図1震源断層を特定した地震の強震動予測手法（ハイブリッド合成法）の流れ
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付図3活断層で発生する地震の震源特性パラメータ設定の流れ

（地表の活断層の情報をもとに簡便化した方法で震源断層を推定する場合）
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付図4活断層で発生する地震の震源断層モデルの傾斜角設定の流れ
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付図5海溝型地震の震源特性パラメータ設定の流れ
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生

､物理探査資料

･屈折法探査
･反射法探査
･重力探査

･微動アレー探査
･速度検層

地形・地質資料

･地形図

･地質図

･地質断面図・コンター図

深層ボーリング

･資源関係ボーリング
･温泉ボーリング

速度情報の抽出

(位置情報､速度値､深度等）

地質分布の把握

(地質区分の設定､地質分布、
各層のコンター等）

必要に応じ再検討、

新たな調査結果等を

反映、もしくは新た

な調査を行い、新し

い情報を組み入れる

速度構造と地質構造
の対比

速度層の設定

壬'卿)ZQ____k_____________,
1速度層境界面ごとの深部分布I
料 （0次モデル）
－1－1－－■■－1－－－■■戸‘■■■■＝千!■■!一一＝，■■!■■Ⅱ■■!一!■■一1■■一一ー

手順(3)～(5)

速度層境界面ごとの深部分布

(0.5次モデル）

手順(6)

地震観測記録のスペクトル比による調整
(面的探査データがない場合の0.5次モデル）

手順(7)

面的探査データ

(屈折法探査､重力探査等）

不連続情報の入力

（断層・摺曲等）

風化層の設定

地震観測記録

地震動シミュレーション結果と地震観測記録による調整
（波形形状・スペクトル比）

強震動評価のための深い地盤構造モデル
（1次モデル）

付図6強震動評価のための深い地盤構造モデル作成の流れ
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