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Abstract

We propose a recipe to predict strong ground motions from scenario earthquakes which are 

caused by active faults. From recent developments in waveform inversion analysis for 

estimating rupture processes during large earthquakes, we have understood that strong 

ground motion is relevant to slip heterogeneity rather than total moment on the fault plane. 
The source model is characterized by three kinds of parameters, which we call: outer fault 

parameters, inner fault parameters, and extra parameters. The outer fault parameters are 

parameters characterizing the entire source area such as total fault length, fault width, and 
seismic moment. The total fault length (L) is related to the grouping of active faults, i.e. the 

sum of the fault segments. The fault width  (W) is related to the thickness of the seismogenic 

zones. The total fault area S (=LW) follows the self-similar scaling relation with the seismic 

moment  (Mo) for moderate-size crustal earthquakes and departs from the self-similar model 

for very large crustal earthquakes. The locations of the fault segments are estimated from the 

geological and geomorphological surveys of the active faults and/or the monitoring of seismic 
activity. The inner fault parameters are parameters characterizing fault heterogeneity inside 

the fault area. Asperities are defined as regions that exhibit large slip relative to the average 

slip on the fault area. The relationship between combined area of asperities and seismic 

moment  Mo satisfies the self-similar scaling relation. The number of asperities is related to 

segmentation of active faults. The rake angles of slips on the asperities should be estimated 

from the geological survey and/or geodetic measurements. The extra fault parameters are 

related to the propagation pattern of rupture within the source area. Rupture nucleation and 

termination are related to the geometrical patterns of the active-fault segments. The recipe 

proposed here is to construct the procedure for characterizing those inner, outer, and extra 

parameters for scenario earthquakes. Then, we have confirmed that the scaling relations for 
the inner fault parameters as well as the outer fault parameters are valid for characterizing 

earthquake sources and calculating ground motions from recent large earthquakes, such as 

the 1995 Kobe (Japan) earthquake, the 1999 Kocaeli (Turkey) earthquake, and the 1999 Chi-

Chi (Taiwan) earthquake. We have also examined the recipe for estimating strong ground 

motion during the 1948 Fukui (Japan) earthquake. The simulated ground motions clearly 

explain the damage distribution in the Fukui basin.
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I. 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 ドー距離の関係式(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。強震

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・鋼構造 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 断層や地震活動の調査に基

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 ・Kocaeli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。

II. 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

850



かに関してはきわめて多 くの研究がある(例 えば,

Kanamori and Anderson,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,

Wells and Coppersmith,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

図1　 シナリオ地震 に対す る強震動予測の枠組み.

Fig . 1 Framework of predicting strong ground motions for scenario earthquakes.

851



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

and Heaton,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。

Somerville et al.(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

や平均すべ 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。

III. 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) Wells and Coppersmith (1994)とSomer-

ville et al.(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,Somervill et al.(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 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 米 国 ・Landers地 震

で,そ の規 模 はMw7.2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 and Iwata(submitted),Iwata et al.

(2000),関 口 ・岩 田(2001)やMiyakoshi et al.

(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(Mw7.4),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,

Somerville et al.(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Wells and Coppersmith(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Somerville et al.

(1999)も 震 源 イ ンバ ー ジ ョ 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Wells and CoPPersmith(1994)とSomer-

ville et al.(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 べ 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
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(a) L of rupture area (b) L of rupture area

(c) W of rupture area (d) Average slip of rupture area

(e) Rupture area (f) Seismic moment

図2　 震 源 イ ンバ ー ジ ョ ンの 結 果 か ら決 め られ た 断 層 パ ラ メ ー タ(Somerville

et al.,1999)と 余 震 分 布 や 地 表 断 層 調 査 に基 づ き推 定 さ れ た 断層 パ ラ

メ ー タ(Wells and Coppersmith,1994)の 関 係.(a)地 表 地 震 断層 の長

さ,(b)伏 在 断 層 の 長 さ,(c)断 層 幅,(d)平 均 す べ り量,(e)断 層 面

積,(f)地 震 モ ー メ ン トの比 較

Fig . 2 Comparison between fault parameters estimated from the waveform 
inversion results (Somerville et  al., 1999) and those from field 
investigations of surface faulting and seismologic investigations of 
aftershock distribution, geodetic modeling, or teleseismic inversion 
(Wells and Coppersmith, 1994).
(a) rupture length of a surface fault earthquake, (b) rupture length 
of. a subsurface fault earthquake, (c) rupture width, (d) average 
displacement, (e) rupture area, and (f) seismic moment.
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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,Wells and

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,Takemura et al.(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

et al.(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,

Wells and Coppersmith(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。

Wells and Coppersmith(1994)の デ ー タにつ い

て は,信 頼 性 あ る も の に 限 定 す る た め7.5×1025

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

Somerville et al.(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Wells

and Coppersmith(1994)に よ る断 層 長 さLが 地

震 モ ー メ ン トM0の 関 数 と して 図3に 示 され 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
,Wells and Coppersmith(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-M0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 。

(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7.5×1025dyne-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,7.5×1025dyne-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-M0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7.5×1025dyne-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Wells and Coppersmith(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。

(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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震)に つ い て,M0とMJMAの 関 係 式 はTakemura

et al.(1990)や 武村(1990)で 詳 細 に検 討 され,

次 の 関 係

(3)

が 得 ら れ て い る。 上 の 関 係 式 はTakemura et al.

(1990)に お い て 伊 豆 半 島 周 辺 で発 生 す るMJMA4.0

～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。

(4)

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7.5×1025dyne-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Wells and Copper-

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M0の 関 数 と して 図4に 示 され

る。

Somerville et al. (1999)で は 平 均 す べ り量 と

地 震 モ ー メ ン トの 関係 は

(5)

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Somerville et al. (1999)や

Miyakoshi(2001私 信)に よ っ て コ ンパ イ ル され た 震 源 イ ンバ ー ジ ョ ンに よ る もの,+印

(地 表 地 震 断 層)と 白 丸 印(伏 在 断 層)はWells and Coppersmith(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 地震 モ ー メ ン トM0が7.5×1025dyne-cm

以 上 の 地 震 の み を扱 う)を 示 す(図3,4,5も 同様).黒 線 はShimazaki(1986)に よ る関

係 式 で,地 震 モ ー メ ン トが7.5×1025dyne-cmを 境 と して,よ り小 さい 地 震 の 断層 長 さL

はM01/3,よ り大 きい 地 震 はM01/2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Takemura et al .(1990)に よ るMJMA-M0の 関 係 を用 い てL-

M0の 関 係 に変 換 した もの.

Fig. 3 Rupture length versus seismic moment.
Black (strike-slip, oblique-slip, and high angle dip-slip fault) and gray (low angle dip-
slip fault) circles are estimated from the waveform source inversion complied by
Somerville et al. (1999) and Miyakoshi (2001).+ marks and white circles are those for
surface-fault and subsurface-fault earthquakes compiled by Wells and Coppersmith
(1994). The solid line is an empirical relationship by Shimazaki (1986). The grayline
is an empirical relationship by Matsuda (1975).
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と な り,図4に 黒 線 で 示 さ れ る。 上 の 経 験 式 は

Wells and Coppersmith (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。

Somerville et al.(1999)で は,ア ス ペ リテ ィ部

分 の 平 均 す べ り量 は 断 層 全 体 の 平 均 す べ り量 の

2.01倍 と なっ て お り(図4の 点 線),こ れ はWells

and Coppersmith(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
,Wells and CoPPersmith(1994)に お い

て,地 震 モ ー メ ン トと破 壊 域 面 積 の 関 係D=M0/

μLWか ら求 め られ る 断 層 面 全 体 で の平 均 す べ 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,Somerville et al.(1999)

に よ る 平 均 す べ り量 はWells and Coppersmith

(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。

(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。

(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Wells and

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Somerville et

al. (1999)やWells and Coppersmith(1994)

と顕 著 に異 な る の は 日本 の 地 震 の 特 性 に よ る もの

図4　 断 層 変 位 と地 震 モ ー メ ン トの 関 係.

黒 線 はSomerville et al.(1999)に よ る 関係 式.Somerville et al.(1999)で は アス ペ リテ ィ

の す べ りは 平 均 すべ り量 の ほ ぼ2倍 と定 義 され 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. 4 Fault displacement versus seismic moment. 

Marks used here are the same as in  Fig.3. The solid line is the empirical relationship by 
Somerville et al. (1999) and the dotted line is for asperity showing two times the 

average-displacement. The gray line is the empirical relationship by Matsuda (1975) for 

the mode of surface displacement.
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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) 断層幅と地震モーメン トの関係

断層幅Wと 地震モーメントM0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。Wells and Coppersmith

(1994)に よるものが白丸印で示される。地震モー

メントM0が1026dyne-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),Wells and Coppersmith(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

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。

(8)

震 源 イ ン バー ジ ョ ン に よ る も の とWells and

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(σ)が1.33,第2式 につ い て はWmax=16.6

kmで 標 準偏 差 は1.47と な る。 震 源 イ ンバ ー ジ ョ

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,Wmax=W/sinθ,Ws:地 震 発 生 層 の

厚 さ,θ は 断 層 面 の 傾 斜 角 で あ る,W,=孤 一H、

で,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,1997MS)。

6) 断 層 面 積 と地 震 モ ー メ ン トの 関係

断 層 面積Sと 地 震 モ ー メ ン トM0の 関 係 が 図7

に示 され る。 黒 丸 印 はSomerville et al. (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

and Coppersmith(1994)に よる 同様 の 関係 を示

す 。 黒 線 はSomerville et al. (1999)に よる 関係

式

(9)

図5　 断 層 幅 と地 震 モ ー メ ン トの 関 係.

Fig . 5 Rupture width versus seismic moment. Marks used here are the same as in Fig. 3.
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で あ る。 灰 色 の領 域 はSomerville et al. (1999)

お よ びMiyakoshi(2001私 信)の デ ー タセ ッ トの

標 準 偏 差(σ=1.6)を 示 す 。

Wells and Coppersmith (1994)に よ る断 層 面

積 は,地 震 モ ー メ ン トが1026dyne-cmよ り も大 き

な地 震 で,Somerville et al.(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

図6　 断 層 幅 と断 層 長 さの 関 係.

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.

Fig. 6 Rupture width versus rupture length.

The thick broken line shows the empirical relationship obtained in this study.

The shadow ranges a (standard deviation). The thin solid lines show a factor of

2 and 1/2 for the average.

図7　 断 層 面 積 と地 震 モ ー メ ン トの 関 係.

黒 線 はSomerville et al. (1999)に よ る もの で,灰 色 の 領 域 は標 準 偏 差(σ=0.16)の 範 囲,

実 線 は点 線 の 倍 半 分 の値 を 示 す.白 丸 印 で 示 さ れ るwells and coppersmith(1994)の カ タ ロ

グの デ ー タ は地 震 モ ー メ ン トが1026dyne-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7.5×102δdyne-cmよ り小 さい 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 ョ ンの 結 果 とWells and Coppersmith(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.

Fig. 7 Rupture area versus seismic moment.

The thick broken line shows the empirical relationship obtained in this study. The shadow

ranges  r (standard  deviation)  . The thin solid lines show a factor of 2 and 1/2 for the

average. The chain line shows the empirical relationship by Takemura  (1998).
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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∞M01/2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Wmaxに 達 したとき

の断層 長さLは20kmと 仮定 している。Wells

and CopPersmith(1994)に よるSとM0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7.5×1025dyne-cm以 上の地

震モーメントの地震ではSomerville et al. (1999)

やMiyakoshi(2001私 信)に よる震源インバー

ジョンからの断層面積やWells and Coppersmith

(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) 同じ震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すべ

り分布から地震の前の応力,す なわち初期応力

(initial stress)お よび最終応力(final stress)

の評価の研究が試みられている。Bouchon et al.

(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) 特性化断層震源モデルの構築

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,震 源断層面での不均質なす

べ り分布,す なわちアスペリティの分布,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 ・大きさ ・数,ア スペ リティ ・背景領域の

平均すべ り量.応 力降下量,す べ り速度時間関数

及およびfmax),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,fmax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1,走 向 φ)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 θ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Step 1)。

(3) 断層幅(W):地 震発生層の厚 さに関係

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(lto,1999)。

(4)地 震モーメント(M0)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M0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-M0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

ような大地震 を想定す るときはWells and Co-

ppersmith(1994)に よりコンパイルされたS-M0

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,

(9)式を用いて全体の総地震モーメントM0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。

(10)

ここで,M0iとS1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) アスペリティのモデル化

断層面のすべ り分布を求める震源インバージョ

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。

Somerville et al.(1999)は,は じめに解析用 に

想定された断層面全体の平均すべ り量Davを 求め,

想定断層面の中の各列または行の平均すべ 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。(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 均すべ

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べ

り量 をある基準 で上回る長方形領域 をアスペリ

ティと定義する。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べ 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

均すべ 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 したアスペリティ領域端

部の行または列で平均 したすべ り量が破壊域全体

の平均すべ り量の1.25倍 より小 さい場合はその

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 リティを抽出する。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
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Step1 Total faultt length L

The fault length of the possible

earthquake is de fined as the sum

of lengths of fault segments

simultaneously activated.

Step 2 Fault width W 

Fault width is related to total fault

length.

W=kL for L<Wmax

W=Wmax for L>=Wmax

where Wmax=Ws/sinƒÆ,Ws is the 

thickness of the seismogenic zone.

Step 3. Seismic Moment Mo 

Seismic Moment is estimated 

from the empirical relation, 

M0 vs Rupture Area (S=LW)

S=2.23•~10-15XM02/3

for Mo<7.5•~1025dyne-cm

S=4.24•~1011•~M01/22

for Mo>=7.5•~1025dyne-cm

タ と して の アス ペ リテ ィが以 下 の よ う にモ デ ルイヒ

され る。

(2) アス ペ リ テ イ領 域 の 面積

Somerville et al.(1999)で は,ア ス ペ リテ ィ

面積の総和Saお よび最大アスペリティの面積Sl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,

(11)

図8　 震 源 特 性化 の 手 続 き一そ の1:巨 視 的 断 層 パ ラ メー タの 設 定.

Step 1は 断 層 長 さLを 定 義, Step 2は 断 層 長 さLと 断 層 幅Wの 関係(太 点線), Step 3は

断層 面 積(S=LW)と 地 震 モ ー メ ン トM0の 関係(太 点 線)を 与 え る.こ の結 果,シ ナ リオ

地 震 の地 震 モ ー メ ン トが 与 え られ る.

Fig. 8 Procedure for making a characterized source model - Part 1: Outer fault parameters.
Step 1 : Define total fault length. Step 2  : Estimate fault width in relation to the total
fault length (thick broken  line)  . Step 3 : Estimate total seismic moment in relation to 
the total fault area (thick broken  line).
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(a) (b)

(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Somerville et al.(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

Saお よ び最 大 アス ペ リテ ィの 面積Slと 断層 面 積 の

関 係 を 検 討 し た 。Somerville et al.(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 ィの 総 面 積S。 お よ び 最 大 ア ス ペ リ

テ ィ の面 積Slは 断層 面 積Sに 対 して,

(13)

(14)

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(σ)は(13)

式 が1.34,(14)式 が1.75と な る 。 こ れ ら は

Somerville et al.(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 ィの個 数 の推 定

Miyakoshi and Kagawa(2000私 信)は,Somer-

ville et al.(1999)とMiyakoshi et al.(2000)

に よ り抽 出 され た ア ス ペ リテ ィの 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,Somerville et al.(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 ・Whitter Narrows地

震(Mw6.0),△:米 国 ・Morgan Hill地 震(Mw6.2),

◇:米 国 ・Northridge地 震(Mw6.7)],見 直 しに

よ りアス ペ リテ ィの 数 が 増 えた[灰 色 の■ 米 国 ・

Borah Peak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

図9(a)ア スペ リテ ィの総面積 と断層面積 の関係.

(b)最 大 アスペ リテ ィの面積 と断層面積の関係.

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.

Fig. 9  Left  : combined asperity area versus rupture area (thick broken 

line).

Right: area of largest asperity versus rupture area (thick brok-

en  line).

Shadow zone shows a range of standard deviation. The 

thin lines show a factor of 2 and 1/2 for the average.
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(a)

(b)

テ ィ は地 震 モ ー メ ン トが1026dyne-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 ィ

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

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ョンの結果を

詳細に比較すると,ア スペリティは地震断層のセ

図10　 Somerville et al.(1999)に よる ア ス ペ リテ ィの 抽 出 結

果 に 基 づ きKagawa and Miyakoshi(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 ィ の個 数 と地 震 モ ー メ ン トの 関係.

Fig. 10 (a) Number of asperities versus total fault length. 
(b) Number of asperities versus the total seismic 

moment.
The number of asperities are originally esti-
mated by Somerville et al. (1999) and revised
by Kagawa and Miyakoshi (2000) by removing 
too small asperities.
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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 ・Loma Prieta地 震(Mw7.0),

1992年 米 国 ・Landers地 震(Mw7.2)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 ィ の 数 は ほ ぼ 一 致 して い る

(Wald et al., 1991; Wald and Heaton,1994;

Sekiguchi et al., 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Landers地 震

の 断 層 セ グ メ ン トとす べ り分 布 の 関 係 が 図11に

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

個のアスペリティがあり,地 表変位の大きい場所

に対応してその地下にアスペ リティが位置してい

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

図11　 1992年Landers地 震 の 地 震 セ グ メ ン トと ア ス ペ リ テ ィ の 位 置(Wald

and Heaton,1994に よる).

上:断 層 面 を1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. 11 The relationship between the location of asperties and observed

surface displacement for the 1992 Landers earth quake (after Wald

and Heaton,1994).
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Step 4 Number of asperities 

Each fault segment has one or two asperities. The asperities in the entire fault rupture 

are related to the fault segments from the waveform inversion of the source processes, 

e.g. the 1992 Landers earthquake.

Step 5. Area of combined asperities 
The area of each asperity is given following the empirical relationship by Somerville et 
al. (1999).

Case 1. One asperity area : The 

asperity area is specified to be 22% of 

the segment area.

Case 2. Two asperities in a  fault-segment: 

The area of the largest asperity and that of 

the second one are  specified  to  16% and 

6% of the segment area, respectively.

図12　 震 源 特 性 化 の 手 続 き-そ の2.

Step 4は 断層 セ グ メ ン トの数 を基 に アス ペ リ テ ィの 数 を設 定 す る, Step 5は ア ス ペ リテ ィの 面

積 が 地 震 モ ー メ ン ト とア ス ペ リテ ィの 総 面 積 の 関係 お よ び 地 震 モ ー メ ン トと最 大 ア スペ リテ ィ

の 関 係 か ら与 え られ る.

Fig. 12 Procedure for making a characterized source model - Part 2: Inner fault parameters. 

Step  4: Estimate the number of asperities. Step  5  : Estimate the area of  combined. 

asperities. Two cases are assumed, one is an asperity for each segment and the other is  two 

asperities for each segment. The asperity sizes are given from two relationships, combined 

asperity areas versus the fault-segment the area and area of the largest asperity versus the 

fault-segment area.
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次 の 基 準 で 設 定 す る。

Case A:単 一 の セ グ メ ン トか 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(Somerville et al.,1999)よ

り,セ グ メ ン トの 破 壊 域 の22%を ア ス ペ リ

テ ィの 面積 と設 定 す る。

(イ) ア スペ リ テ イが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(Somerville et al.,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 ィ 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 。

Case B: 複 数 の セ グ メ ン トか らな る場 合

(ア) セ グメ ン ト毎 にア ス ペ 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 ィを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 ィ を設 定 す る 。

Case A, 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) アスペリティでの応力降下量の推定

アスペ リテ ィ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ィモデルの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(Eshelby,1957)は

(15)

で 与 え られ る。 こ こで,Dは 平均 すべ り量,rは ク

ラ ッ クの 半 径 で あ る。

M0=μDSお よ びS=πr2の 関係 か ら,

(16)

と な る。

震 源 の モ デ ル化 で得 られ た ア ス ペ リテ ィが1つ

の 場 合,Somerville et al.(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M0a=0.44M0と

な る 。この アス ペ リ テ ィ 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,

(17)

と見積 も られ る。

図13　 ア ス ペ リテ ィモ 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 . 13 Stress change (upper) and slip (lower) for the asperity (left) 

and crack models (right) (after Boatwright,  1988)  .
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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:Das and Kostrov(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 △σa)か らな る モ デ ル(総 地 震 モ ー メ ン トM0t)

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 ィで の応 力

降下 量 は総 地 震 モ ー メ ン トと関係 して,

△σa=(7/18)M0t/(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=πR2,ア ス ペ リテ ィの

面 積Sa=r2,Sa=0.22S,お よび(9)式 と(11)

式 を上 の(18)式 に代 入 す る と,

△σa=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 ィを想 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 ィ 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0.358M0tと0.082M0t

とな る 。壇 ほ か(2001)は 多 重 アス ペ リテ ィモ デ

ル を仮 定 して アス ペ リ テ ィ 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 ペ リテ ィの 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 ィモ 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 σebを求 め

る 。

(19)

こ こ でM0bとSbは 背 景 領 域 の 地 震 モー メ ン ト

(M0b=M0-M0a)と 面積(Sb=S-Sa)で あ る。

Das and Kostrov(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

(Brune,1970)。 震 源 イ ンバ ー ジ ョン のす べ り分

布 か ら計 算 され る応 力 降下 量 は ア ス ペ リテ ィの 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,Bouchon et al.,1998)。 しか しな が ら,

最 近 の アス ペ リテ ィモ 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Kostrov 型(Kostrov,1964)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 ィ に比 べ て振 幅 は小 さい が 地 震 動 を生 成 す

図14　 アスペ リテ ィモデルの模 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 △σaが生 じた ときのすべ り分布 がDa(x)と なる.

この時の アスペ リティ部分 における平均 すべ り量は

Da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. 14 Schematic slip distribution for a single 
asperity model. 

D (x) and  Da (x) are slip distribution for a circular 
crack model and a single asperity model (radius 
of the total rupture area R and that of the 
asperity  r)  , respectively. When stress drop at the 
asperity is assumed to be  A  aa, the average slip at 
the asperity is given as  Da.  Da and is taken to be 
an average of D  (x)  .
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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) その他の震源断層パラメータ

(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

も強震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,

Kamae and Irikura,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

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).

Fig.•@ 15 Illustrative models of fault  branching 

and rupture propagation (after NakaU 

et al., 1998).
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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。Somerville et al.(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 リティ領域の抽出

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震源断層モデ

ル を特性 化 震 源モ デ ル と呼 ぶ こ と とす る。

Miyakoshi et al.(2000)は,Somerville et al.

(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。

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,1998)。 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)。

Kamae and Irikura(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 く一致することを示 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

よる強震動シミュレーションが広 く行われるよう

になった(Kamae et al.,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

図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.

Fig . 16 Flow chart of simulating strong ground motions

using a hybridscheme.
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(a) 10000

(b) 10000

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 ィ総 面 積(a)お よび 最 大 ア ス ペ リテ ィ面 積 と地 震

モ ー メ ン トの 関係(b)(Miyakoshi,2001私 信 に よ る).

黒 線 はSomerville et al. (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 帯 域 に お け る 強 震 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) Relationship between combined area of asperities and 

 seismic moment based on slip distributions. (b) Relation-

ship between area of the largest asperity and seismic 

moment based on slip distributions estimated by the 

waveform inversion. (after Miyakoshi, 2001 personal 

communications) 

The solid lines show a least-square fit under the const-

raint of self-similarity (slope=2/3) by  Somervillle et al. 

(1999). The combined asperity area and the largest 
asperity area are plotted by white circles determined from 

comparison between the synthetic and observed waveforms 

in the broad-band frequency range analyses.
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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(Kamae et al., 1998),1999年 トルコ ・

Kocaeli地 震(Kamae and Irikura,2000)や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

リテイの総面積および最大アスペ リテイの面積が

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・Kocaeli

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Somerville et al1.(1999)で 示 されたアス

ペ リティ面積 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。

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

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1.8×101gNmか ら3.3×101gNm

の 範 囲 に推 定 さ れ て い る た め,こ こで は,そ れ ら

の 値 の 中 問 に近 い2.6×1019Nm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 繹 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=908km2),ア ス

ペ リ テ ィの 総 面積(Sa=204km2),最 大 ア ス ペ リ

テ ィの 面積(Sm=148km2),ア スペ リテ ィの 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

図18　 1948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 震 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 . 18 Map showing the percentage of col-
lapsed frame-houses (The Special Com-
mittee for the Damage Survey of the 
Hokuriku Earthquake,  1951  ,  Takemura. 
1998) and location of the assumed 
source model for the 1948 Fukui 
earthquake. Two asperities (No.1 and 
No.2) on the fault plane are taken.
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(a)

(b)

(a) (Fault normal) (b) (Fault parallel)

(c) peak velocity (cm/sec) (d) seismic intensity

図19　 正 断 層 震 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 震 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 盤 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 ィの地 表投 影 に対 応 す る.(入 倉 ・釜 江,1999

に よる)

Fig . 19 Distribution of simulated velocity ground 

motions using the characterized source 

model assumed  normal-fault model by 

Kikuchi et al.  (1999)  , (a)  fault -normal

component and (b) fault-parallel component. 

The study area is shown from the grid point 

(1,1) to  (14,8)  . The rectangles correspond to 

the surface projection of the source area. 

Site conditions are classified by solid circles 

for rock and by white circles for sediment. 

(after Irikura and Kamae,  1999)

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 . 20 Map showing contours of simulated 

velocity motions. 

(a) fault-normal component, (b) fault-

parallel component, (c) peak ground 
velocity, and (d) measured seismic inten-

sity. (after Irikura and Kamae,  1999)
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(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。断層直交成分が南側で大 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80～100cm/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Someville et al.,1999)。 この結果,

断層長さ,幅 や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された。 しかしな

が ら解析された最大の地震規模は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,Wells and

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,

Wells and Coppersmith(1994)に よる断層面積

はSomerville et al.(1999)の 断層面積 と地震モー

メントについての経験式(S∞M02～3)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M01/2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 リテイ面

積,ア スペ リティ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,
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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(Kamae and Irikura,1998;Kamae et al.,

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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