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第 1 章 序章 
 

1.1 研究の背景と目的 

本研究では，将来発生する地震による被害の軽減を目的として，高精度な強震動予測の

評価手法の開発をしたものである．地震による被害を軽減させるためには，その地震によ

り対象地点がどのように揺れるのかを知ることが重要である．対象地点の揺れを示す簡便

な指標としては，最大加速度，最大速度，震度などがあり，地震発生直後の対応可能なこ

と，被害想定や地震危険度地図（ハザードマップ）のように多くの地点における地震動の

強さを評価可能なことなどにより多くの機会に有用されている．また，地震の規模と断層

から対象地点までの距離の関係から最大加速度や最大速度などを推定する距離減衰式（例

えば Fukushima and Tanaka，1990；司・翠川，1999）が提案されている，これは，

観測事実に基づいて統計処理された関係式であることから，対象地点における地震動の平

均像の信頼性は高く，理論的予測結果の整合性の確認のためにも利用される．しかしなが

ら，最大加速度，最大速度や震度などは，建物被害率との相関性が十分でないことが指摘

されており（境・他，2001；境・他，2002；境・他，2006），地震被害を評価するための

指標としては不十分である． 

一方で，建物被害や建物の耐震性を正確に把握するためには，それらの挙動特性，つま

り時刻歴応答を計算し評価する必要がある．時刻歴応答により，事前に塑性域の発生部位

の推定が難しい構造に対して，弾性域から塑性域に至る崩壊の過程を追跡し，構造物がど

こまで壊れるかの損傷範囲も含め把握できるからである．地震時の建物の動的挙動を計算

する動的解析では，入力地震動として応答スペクトルあるいは時刻歴波形が用いられる．

しかしながら，応答スペクトルは，１自由度振動系の最大応答値として定義されるため，

非線形挙動を考慮した動的解析には適用できない．したがって，より精度よく動的挙動を

把握するためには，入力地震動として時刻歴波形を用いる必要がある． 

時刻歴波形の入力地震動を作成方法は，いくつか提案されている（日本建築学会，1998）．

その中で，1）対象敷地条件と似た地点で得られた地震波形を使用する方法や，2）標準的

なスペクトルを考慮して地震波形を作成する方法は，比較的簡便であり一般的な方法であ

る．しかしながら，これらの方法では，対象地点において実際に想定される位相特性を持

った入力地震動とはならない．なぜなら，１）の方法は，対象地点とは別の地点の観測記

録を用いていること，2）の方法は，一般的に位相特性はランダム位相を適用して作成され

るからである．従来，地震動の揺れの特徴は，振幅特性のみが注目されていた．しかしな

がら，1995 年兵庫県南部地震では，神戸市付近で震度７を観測し，多くの建物被害が発生

した地域，いわゆる震災の帯では，木造建物などの固有周期と同周期の 0.5～1 秒のパルス

波が到達したことが明らかとなっている（例えば，釜江・入倉，1996；長尾・川瀬，1996）．

つまり，対象地点に想定される位相特性を含めた入力地震動を把握しなければ，正確な建

物被害などを把握できないことが示された． 
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さらに，北原・伊藤（2001）や北原・伊藤（2003）は，同一の弾性応答スペクトルを有

する複数の地震波が構造物の弾塑性最大応答変位に与える影響を検証している．そこでは，

同一応答スペクトルにランダム位相を考慮した模擬地震波 100波を鋼製橋脚およびRC橋脚

をモデル化し動的解析により最大応答変位を計算している．その結果，模擬地震波ごとに

最大応答変位は，2～5 倍程度にばらついており，波形より建物の応答が異なることを明ら

かにしている．また，杉本・鬼丸（2005）は，同一応答スペクトルに，ランダム位相に加

えて 1993 釧路沖地震，1995 年兵庫県南部地震で観測された地震動の位相特性を考慮した模

擬地震波により，液状化する表層地盤のモデルに対する動的解析を実施し，地盤の液状化

過程の違いを示している．各模擬地震波による地盤の液状化過程は，継続時間が短い波形

である兵庫県南部地震の模擬地震波では，液状化過程が早く，一方で継続時間が長い釧路

沖地震の模擬地震波は，液状化過程が遅いことから，地震波の包絡関数と繰り返し回数に

大きく依存することを示している．以上の事から，対象地点における位相特性を考慮した

地震動を計算する必要があることがわかる． 

位相特性を考慮した地震動の評価法は，佐藤他（1999），佐藤他（2000），佐藤・室野（2001），

佐藤他（2002）などで提案されている．また，佐藤ほか（1996）では，群遅延時間を用い

た経時特性評価のための基礎的研究がなされている．これらの方法は，大崎ら（1978）が

示した，隣り合うフーリエ位相の差である位相差分分布と時刻歴波形の包絡形との類似性

を用いて，位相特性をモデル化し時刻歴波形を作成したものである．この類似性は，和泉・

勝倉（1983）により，フーリエ位相の周波数領域での傾き，すなわち群遅延時間の平均値

と標準偏差により，時刻歴波形の重心位置と広がりを表現できることが数学的に示されて

いる．しかしながら，佐藤他（1999）などが提案している時刻歴波形の作成手法は，主に

地震の規模と震源距離を関数とした地震動の包絡形状を考慮したものであり，個々の地点

の位相特性が考慮されたものではなかった． 

対象地点の位相特性を考慮した地震動を予測するためには，震源特性，伝播経路特性，

サイト特性のそれぞれの位相特性を考えなければならない．３つの特性の位相特性は，主

に以下の要因が考えられる．震源特性は断層面の広がりの影響，伝播経路特性は地震基盤

内を伝播する影響，サイト特性は地盤構造の層境界による反射・屈折の影響である．ここ

で，規模の地震を考えれば断層の広がりの影響は小さく，震源距離が短ければ伝播の位相

は時間の平行移動のみの影響で表現できる．したがって，このような地震から位相特性を

抽出することにより，サイト特性の位相特性を抽出することが可能である．一方で，断層

広がりの位相特性は，波形合成法（Irikura,1986）を適用することにより表現可能である． 

経験的グリーン関数法は，グリーン関数として実記録の小地震を用いて波形合成する波

形合成法のひとつである．この方法は，Hartzell（1979）によって小地震を足し合わせに

より大地震を表現する方法が提案され，その後，入倉（1986）をはじめ Dan et al.(1989)

や武村・池浦（1987）により改良がなされている．特に入倉（1986）は，Hartzell（1979）

の方法を広帯域まで適用可能にさせたことにより，実地震への適用性が飛躍的に向上し，
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最も高精度な広帯域における強震動予測可能な方法の一つとなった．特に，兵庫県南部地

震以後，防災科学技術研究所による K-NET（Kinoshita，1998），KIK-NET（青井他，2000）

観測網により日本における地震観測点の整備が飛躍的に向上したことから，鳥取県西部地

震（池田他，2002），2003 年十勝沖地震（Kamae and Kawabe，2003），2003 年宮城

沖地震（浅野他，2003），福岡県西方沖地震（佐藤・川瀬，2006），能登半島地震（倉橋他，

2007）など海溝型や内陸型およびスラブ内地震などの地震のタイプによらず，大きな地震

の強震動の再現が行われ，その有効性が示されている．しかしながら，この手法では，グ

リーン関数としての適切な中・小地震記録が必ずあるとは限らず，この点は大きな弱点で

あった． 

この弱点を克服する方法として，統計的グリーン関数法が提案された．この方法は，グ

リーン関数として人工的に作成した波形を用いる波形合成法である．人工的にグリーン関

数を作成するためには，震源特性，伝播経路特性，サイト特性を計算する必要があり，そ

の方法はいくつか提案されている．例えば，地震学的な震源モデルに基づき作成した統計

的グリーン関数を用いる方法（例えば，釜江ほか，1991）や観測記録の統計的特性に基づ

き作成したグリーン関数を用いる方法（佐藤他，1994；伊藤ほか，2001）があり，S 波部

分では観測記録と整合的なものが得られることが示されている．しかしながら，これらの

方法では，グリーン関数の位相特性を乱数作成するため，実観測記録とは異なること，そ

の与え方が任意的で不明瞭な面があることが指摘されている．このことから，古和田他

（1998）は，地震動の震源特性，伝播特性，サイト特性のそれぞれの位相特性を経験的に

評価する方法を提案している．この方法は，波形の時間的な変動特性を直接関係している

群遅延時間を観測から抽出しており，その実用性を明らかにしている．また，野津（2005）

は，十勝沖地震の本震波形と余震波形の位相がよく似ていることから，本震観測記録と余

震観測記録のフーリエ位相さらには群遅延時間が類似していることを示し，観測点ごとに

位相特性がよく合う余震を選出しグリーン関数とすることで，精度よく強震動が再現でき

ることを示している． 

以上のように，経験的なサイト特性を考慮した統計的グリーン関数および対象となる地

震の震源特性を評価することにより，高精度な地震動の予測が可能であると考える．そこ

で，本研究では，まず，サイト特性について位相特性を含めた経験的なサイト特性の評価

方法を提案する．さらに，震源特性すなわち，既往の研究で評価されている断層運動と強

震動の生成を模擬した震源断層のモデル化について，能登半島地震と新潟県中越沖地震に

よりその有効性の検証を行った．これを組み合わせることで，高精度な強震動予測手法を

可能とした．さらに，この手法を用いて，東南海地震と猿投高浜断層帯の地震の強震動の

評価を行った．以下に，サイト特性の評価および断層モデルの評価における既往の研究を

まとめ，さらに，強震動予測を行う波形合成法の考え方を示す． 
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1.2 経験的サイト特性の評価に関する既往の研究 

地震動の特性のうち，対象点近傍のサイト特性は，対象地点ごとの特徴を決めるもので

あり，観測点ごとに異なる．一般的に地盤の増幅を表すサイト特性は，1985 年ミチョアカ

ン，メキシコ地震における，表層軟弱地盤による増幅により震源から約 400km 離れたメキ

シコ市で高層アパートなどに多大な被害が生じたことにより世界的に関心が高まった．サ

イト特性の評価方法には大きく分けて 2 つあり，一つは理論的に評価する方法である．こ

の方法は，対象地点における地盤構造（P 波速度，S 波速度，密度，Q 値などの物性地と各

層の層厚），特に速度構造をモデル化し，波動論により評価するものであり，モデルが正確

であれば観測をよく満足するサイト特性が得られる．また，一度地盤をモデル化してしま

えば，任意の地震による任意の地点の応答を計算でき，面的な予測も可能であり広範囲，

多地点におけるサイト特性の評価には非常に有効な方法である．しかしながら，この方法

の弱点は，精度の高い地盤モデルを作成するためには，深部から浅部および震源から対象

地点までの広域の地盤データの構築が必要なことである． 

一方で，地震観測記録がある場合，地震観測記録から観測点近傍のサイト特性を評価す

ることができる．この場合，観測事実，つまり経験的なサイト特性を評価できることから，

非常に有用である．経験的サイト特性の評価法は，多くの研究者により提案されている．

例えば，露頭岩盤上の観測地点と対象地点の観測記録の比を，相対的な地盤特性とする方

法（例えば，Kinoshita,1994；Aguirre, J. and K. Irikura,1997；Borcherdt,1970)がある．これ

は，露頭岩盤上の地点と対象地点が近い場合，両観測点における観測記録に含まれる震源

特性と伝播経路特性は，ほぼ同様であると仮定し，観測記録の比をサイト特性とみなす方

法である．同様の手法として，地表観測記録と地中観測記録の比をとる方法もある．これ

ら方法は，非常に簡便な方法であるが，露頭岩盤や地中における観測点が多くないこと，

岩盤の観測点でも少なからずサイト特性は存在すると考えられると，評価されたサイト特

性は，露頭岩盤地点のサイト特性の影響が含まれるなどの弱点がある．別の方法として，

回帰計算により震源特性・伝播経路特性・サイト特性の 3 つを分離する方法（スペクトル

インバージョン）(岩田・入倉，1986)が提案されている．この方法によりサイト特性を評価

した事例として Kato et al.,(1992)や Tai et al.,(1992)があり，この手法の有効性が示されている．

この手法は，震源特性とサイト特性および減衰を表現する Q 値を最小二乗法により推定す

る方法である．この方法は，最小二乗法を用いることから，安定した答えを得るために多

くの観測点と地震が必要である弱点がある．しかしながら，3 つの特性が同時に推定するこ

とが可能であること，比較的簡便に評価できることなどから，多くの研究者により利用さ

れている．この手法は，回帰計算を解くために拘束条件が必要であるため，一般的に露頭

岩盤地点におけるサイト特性を全周波数帯域で自由表面の影響の 2 倍のみと仮定して計算

されることが多い．したがって，露頭岩盤地点などの基準となる点との相対的なサイト特

性として評価される．現在では，震源スペクトルを基準として用いる方法も提案されてい

る（野津,2007）． 
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山本ら（1995）は地震観測記録から震源特性と伝播経路特性を除することで，サイト特

性を評価する方法を提案しており，鶴来ら（1997）によりその手法の有効性が示されてい

る．この手法は，震源特性と伝播経路特性とサイト特性が独立して評価されているため，

絶対的なサイト特性の評価が可能であり，簡便かつ有効な手法である．Moya and Irikura

（2003）では，震源スペクトルをω-2モデルに従うものと仮定して，サイト特性を評価して

いる． 

これらの方法は，条件の合う観測点において地震記録が観測されていれば，比較的簡便

にサイト特性を評価することが可能である．しかしながら，ほとんどの手法は，振幅特性

のみが評価対象となっており，位相特性については評価されていない．地震動は，振幅特

性と位相特性で構成され，位相特性は，時刻歴波形を形作る重要な特性である．したがっ

て，建物被害に影響を及ぼすパルス波の評価や，地震動の継続時間の情報を含んでいるた

め，現実的な地震動の評価のためには，経験的な位相特性を含めたサイト特性を評価すべ

きである． 

Birgören and Irikura(2005)は，Meyer and  Yamadaのウェーブレット(Meyer，1989；Yamada 

and Ohkitani，1991)を用いて，時間領域におけるサイト特性の評価手法を提案している．

さらに，赤澤・入倉(2007)よりその適用性が検証されており，この手法は確立されつつある．

Meyer and Yamadaのウェーブレットは，離散型ウェーブレット変換では直交性が保障された

基底関数であり，フーリエ変換との関係がわかりやすい形で変換できる特徴があるが，連

続ウェーブレット変換における直交性は保障されていないため，逆変換を考慮する場合は

離散ウェーブレット変換を用いなければならない．離散ウェーブレットは，周波数により

周波数の解析範囲が異なり，低周波ほど解像度が粗くなる弱点がある．一方で，フーリエ

変換は全周波数において同幅の解像度を持っており，低周波でも解像度は落ちない．また，

一般的に多く利用されているフーリエ変換による手法の提案することは重要であると考え

る． 

 

1.3 断層運動のモデル化に関する既往の研究 

地震動の特性の要素である震源断層の破壊過程は，断層運動と地震動の関係性の研究に

より明らかになりつつある．その研究の一つとして，観測記録と断層モデルから計算され

たシミュレーション波形の比較により，最適な断層モデルを評価する方法が盛んに実施さ

れてきた．その中で Somerville et.al.，（1999）は，地殻内地震の地震動記録によりそれら

の地震断層におけるすべり量分布を推定し，震源断層は不均質な部分，アスペリティが一

定の関係にあることを明らかにした．Miyakoshi et.al.（2000）は，同じ規範に基づいて最

近の地震についての分類を行い，内陸地震において同じ経験式上にあることを示している．

このことは，強震動の生成には，断層面の不均質性のモデル化が重要であることを示して

いる．入倉・三宅（2001）は，地震災害軽減のために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とを念頭に置き，
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アスペリティ分布のような微視的パラメータを特性化してモデル化する方法を提案してい

る．特に，今後発生する地震のすべりモデルを容易に作成できるようアスペリティを長方

形として定義している．Miyake et.al.（2003）は，この特性化された震源モデルのシミュ

レーション波形は，観測波形とよく一致することを示した．近年発生した鳥取県西部地震，

十勝沖地震，中越地震などの地震においても多くの研究者により特性化震源モデルが構築

されており，そのシミュレーション波形は観測波を満足するものであることが示されてい

る（池田ほか，2003；Kamae and Kawabe，2006）．これらのことから特性化震源モデ

ルの構築は，強震動予測に有効であることが示されつつある．特に，特性化震源モデルは，

断層破壊の進行方向において，断層破壊で生じた波形が重ね合わされて大振幅の地震動が

生成されるディレクティビティの効果も表現可能であることが知られている．兵庫県南部

地震や福岡県西方沖地震ではその効果の影響を考慮したシミュレーション波形が観測波形

と整合的であることが示されており（釜江・入倉，1998；Kamae et.al.，2005），兵庫県南

部地震で被害の原因となった周期 1 秒のパルス波の生成要因がディレクティビティ効果で

あることも，特性化震源モデルの構築により明らかになっている． 

 

1.4 波形合成法について 

 ここでは，経験的グリーン関数法および統計的グリーン関数法の波形合成法の手法につ

いて述べる． 

 Harzell(1978)により提案された小地震の観測記録を用いて大地震の強震動を合成する手

法は，Irikura（1983）により，大地震と小地震における低周波と高周波の一定のスケーリ

ング則が導入され，低周波から高周波の広帯域に対応可能になった．この方法は，大地震

の断層面を分割することにより，震源の破壊伝播過程も再現され，ディレクティビティ効

果も考慮された震源近傍にも有効な手法である． 

 Irikura（1986）によれば，大地震時の変位波形 )(tU は，小地震時の変位波形 )(tu を用

いて次式で表せる． 

)}({)()(
1 1

tucttF
r

r
tU ij

N

i

N

j ij

 
 

 

ここで， ijr は大地震の断層面を N （相似比）で NN  に分割した時の小断層 ijの代表点か

ら観測点までの距離，r は小地震から観測点までの距離， ijt は小断層 ijの破壊開始時間，

は畳み込み積分，cは大地震と小地震の応力降下量の比である．また， F は小地震のすべ

り関数を，大地震のすべり関数に変換するための関数である．この式は，小地震と大地震

の断層面の相似比が N×N であった場合，小地震に大地震との応力降下量比とすべり関数

を考慮したものを相似比分足し合わせることで，大地震が表現できることを示している． 

ここで，F は次式で与えられる．  
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         （2） 

ここで， はデルタ関数， lB は幅 l （大地震のライズタイム）のボックスカー関数で

ある．ここでnは，小地震のすべり関数を N 等間隔配置することによる人工的な卓越周

期を避けるために導入されたパラメータであり，nを大きくすると(2)式の下式に示した

ように，第 2 項の級数部分は幅 l のボックスカー関数に収束する． 

この式は，以下のような特徴がある．（2）式をフーリエ変換すると，次式を得る． 






 2exp

2

)2sin(
)1(1)( l

l

l iNF 



    （3） 

（3）式より，低振動数  0 ではデルタ関数（第一項）とボックスカー関数（第二項）

の寄与により NF  となり，高振動数  ではデルタ関数のみの寄与により  

1F になることがわかる．すなわち，小地震のすべり関数を大地震のすべり関数に重ね

あわす際，小地震の低振動数成分は大地震の全継続時間に渡って重ね合わせるが，小地

震の高震動成分は大地震のすべり関数の開始時にデルタ関数として表現させることがわ

かる．高振動数の発生がすべり関数の開始時に集中することは動力学的な震源モデルと

も一致しており，物理的にも妥当性があると考えられる．さらに，（3）式より， F は低

振動数では N に，高振動数では 1 になることから，(1)式から，大地震と小地震のスペク

トル比は，低振動数では
3N （断層長さ，幅，すべり時間に関してそれぞれ N 倍）に，

高振動数では
2N （断層長さと幅に関して N 倍）のランダム和により N となり，（1）式

が
2 モデルによる震源のスケーリング則に従うことがわかる．  
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第２章 位相を考慮した経験的サイト特性の評価 
 

2.1 はじめに 

 構造物の動的挙動や耐震性などを把握するためには，多くの構造物の固有周期帯域であ

る 1Hz 付近を含めた広帯域（0.1～10Hz）における強震動の算出が必要である．特に，地

表で観測される地震動は，震源特性や伝播経路特性だけでなく，対象地点近傍の地盤構造

の影響を受けて特徴が大きく変化するため，地盤構造による増幅度の特性すなわち，サイ

ト特性の把握が非常に重要である．本研究では，高精度な地震動予測を目的として，フー

リエ変換による位相特性を含めた経験的サイト特性の評価手法を提案する． 

 

2.2 経験的なサイト特性の評価手法 

ここでは，フーリエ変換を用いた経験的サイト特性の評価手法の概説を説明する．地震

動は，時間領域で考えると式(2-1)のように，震源特性，伝播経路特性，サイト特性のコン

ボリューションで表すことができる．周波数領域であれば積(式(2-2))で表現される． 

       tGtPtStF iii **             (2-1) 

       fGfPfSfF iii               (2-2) 

ここでiは地震ごとの添え字を，*はコンボリューションを示す．また， )( fSi
は震源特性，

)( fPi
は伝播経路特性， )( fG  はサイト特性を示す． 

震源特性 )( fSi
は，ω-2則に従うと仮定すると， 

 
 23 1

2

4
ci

RTITN
ii

ff

f

Vs

FsPR
MofS







            (2-3) 

と表せる（Brune，1970）． ここで，
iMo ：地震モーメント， R ：ラディエーションパタ

ーンの係数，Fs：自由地表面の影響による増幅，
RTITNP ：エネルギー分配の係数，  ：密

度(g/cm3)， 3Vs ：媒質のS波速度を示す． 

伝播経路特性 )( fPi
 は，幾何減衰と内部減衰を考慮した次式で示される． 

    






 


VsfQ

fR

R
fP i

i
i


exp

1
              (2-4) 

ここで， R ：震源距離，  fQ ：周波数依存を考慮したQ値を示す． 

以上で示される震源特性と伝播経路特性の積は，対象地点直下の地震基盤（Vs=3000m/s）

における地震動スペクトルに相当する．この手法でサイト特性の振幅特性を算出している

山本ら(1995)や鶴来ら(1997)は，これを基準スペクトルや基盤スペクトルと呼んでいる．対

象地点の地表における地震動スペクトルは，この基盤スペクトルにサイト特性を考慮した

ものであるので，サイト特性を算出は，式(2-5）に示されるように，地震観測スペクトルか

ら基盤スペクトルを除することで可能となる． 
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   fPifSi

fFi
fG                  (2-5) 

この操作を複数の地震に対して行い，各地震から得られたサイト特性を平均することに

より，対象地点における平均的なサイト特性が算出することができる．山本ら(1995)や鶴来

ら(1997)では，幾何平均により平均的なサイト特性が算出している(式(2-6))． 

  N
i

N

i
ave fGfG )(

1
                (2-6)

ここで，Nは使用した地震の個数を示す． 

 

2.3 位相特性を含めた経験的サイト特性の評価手法 

山本ら(1995)や鶴来ら(1997)では，上記の方法により振幅特性のみのサイト特性を算出し，

その有効性を示している．本研究では，振幅特性のみならず，位相特性を含めたサイト特

性の算出を試みる．山本ら(1995)や鶴来ら(1997)は，地震ごとに算出されたサイト特性の平

均化として幾何平均を用いているが，本研究は，幾何平均に加えて算術平均も行い，2つの

平均操作によるサイト特性の算出手法の妥当性を検証する． 

個々の地震記録から算出されたサイト特性を幾何平均する場合，その方法は，個々の地

震におけるサイト特性の振幅特性と位相特性を計算し，それぞれを別々に平均することと

なる．この際，フーリエ変換における数学的矛盾をなくすためには，振幅特性は幾何平均，

位相特性は算術平均する必要がある．振幅特性と位相特性の平均操作は式(2-7)，式(2-8)で

表現される． 

  N
i

N

i
fgfg )(

1
                  (2-7) 

   



N

i

i

N

f
f

1


                  (2-8) 

ここで )( fgi
は振幅特性， )( fi は位相特性を示す． 

一方で，算術平均する場合は，個々の地震のフーリエ変換の実部と虚部の係数を平均し，

その値から振幅特性と位相特性が計算される．この場合は，振幅特性は式(2-9)，位相特性

は式(2-10)で示される． 

 
   

N

fjBifAi
fg

N

i

sincos
1




             (2-9) 

 




























N

i

N

i

N

Ai
N

Bi

f

1

1arctan                (2-10) 

本研究では便宜的に，1番目の方法を幾何平均の方法，2番目の方法を算術平均の方法と呼
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ぶことにする． 

 

2.4 テスト波形による経験的サイト特性評価法の有効性の検討 

2.4.1 テスト波形の作成 

ここでは，2つの平均化手法の妥当性を確認するため，テスト波形によりサイト特性を算

出する．観測された地震記録から震源特性と伝播経路特性を除して得られるサイト特性

)( fgi
は，個々の地震に共通するサイト特性 )( fs と地震ごとに含まれるノイズ )( fni

の和

で表現される． 

     tntstg ii                (2-11) 

ここで，この考えを考慮して，幾何平均と算術平均によるサイト特性の算出結果を推定

する．まず，幾何平均の場合，観測されたサイト特性すべてを平均するため，個々の地震

に共通するサイト特性と地震後とに含まれるノイズの両方とも含めた平均値が算出される

こととなる．この場合，ノイズの影響により，個々の地震に共通するサイト特性つまりシ

グナルの位相が歪められる可能性が考えられる． 

一方で．算術平均の場合，個々の地震に共通するサイト特性と地震ごとに含まれるノイ

ズは別々で足し算されるため，シグナルの位相は保存されたサイト特性が算出されると考

えられる． 

この考えが妥当であるかを検証するため，ここでは，個々の地震に共通するサイト特性：

)( fs をSWEEP波，地震ごとに含まれるノイズ： )( fni
をランダム波として地震ごとのサイ

ト特性 )( fgi
を模擬し，２つの平均操作それぞれにおいて )( fs が抽出可能であるかを検証

する． 

SWEEP波は，開始周期を1秒とし81.92秒間のデータを作成した．ただし， SWEEP波の区

間は10～70秒までとし，それ以外の時間の振幅は0としている．ランダム波は，時間領域に

おいて乱数により作成した．テスト波形は，SWEEP波にパターンの異なるランダム波を合

成して作成した． 

図2－1に使用したSWEEP波とランダム波の時刻歴波形と，それらのフーリエスペクトル

を示す．SWEEP波とランダム波のスペクトルレベルを比較すると，1～10HzではSWEEP波

の振幅レベルがランダム波の振幅レベルよりも大きく，0.1～1Hzではランダム波の振幅レベ

ルの方がSWEEP波の振幅レベルより大きい．したがって，今回のテスト解析では，低周波

帯域ではランダム波がSWEEP波に比べて非常に大きいことに注意されたい． 

図2－2には，SWEEP波とランダム波を合成した波形を示す．各合成波形とも，ランダム

波のパターンの違いによりそれぞれ異なる波形を示しているが，10秒以降では，どの波形

にも共通なSWEEP波が確認できる． 

本研究では，このテスト波形10波を用いて幾何平均および算術平均を行った． 図2－3，

図2－4に，両操作により算出された振幅特性と群遅延時間を示す．ここで，群遅延時間と
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は，フーリエ位相を円振動数で微分したもので，振動数軸上の傾きを表す値である，群遅

延時間の平均値は成分波群の重心位置，分散は継続時間に対応していることが知られてい

る（和泉・勝倉，1983）．今回のテスト波形であるSWEEP波でその例を示す．図2－4の黒線

は，SWEEP波の群遅延時間を示している．この図からSWEEP波の群遅延時間は，低周波か

ら高周波に至り徐々に遅くなることがわかり，1Hzでは10秒，10Hzでは70秒程度である．こ

れは，本研究で使用したSWEEP波(10秒から徐々に周期を短くなるよう設定)と調和的である．

したがって，SWEEP波の10秒付近では1Hzの成分波群が集中しており，時間が経つにつれ高

周波の成分波群が集中していることが読み取れる．今回のテスト解析の目的は，2つの平均

操作により全地震のコヒーレント成分を抽出可能であるかどうかを検証することであるた

め，テスト解析の結果の群遅延時間は，全地震に共通するSWEEP波と整合することが望ま

しい． 

2.4.2 テスト解析による計算例の結果 

はじめに，振幅特性における両平均操作の比較では，ノイズの影響が大きい0.1～1Hz の

周波数帯で違いが表れている．算術平均操作の振幅特性は， SWEEP波の振幅レベル付近と

なっているが，幾何平均操作はSWEEP波の振幅レベルよりも大きい．一方，1Hz～10Hzで

は，SWEEP波，幾何平均操作，算術平均操作ともにほぼ同じ値が算出されている． 

次に，群遅延時間では，3Hz以下で両操作の違いが顕著に見られる．算術平均操作による

群遅延時間は，1～3HzにおいてもSWEEP波の群遅延時間を中心として分布しており，

SWEEP波と同様な位相が算出されていると期待される．一方で，幾何平均操作では，全体

的にバラつきが大きく，特に1～3HzではSWEEP波の群遅延時間との差が大きい．また，1Hz

以下を比較すると，算術平均操作の場合は，縦軸の時間全体に広がって分布しているが，

幾何平均操作では，35秒～40秒付近に集中しているようにみえる． 

以上のように算出された2つ平均操作の振幅特性と位相特性をフーリエ逆変換して時刻

歴波形にしたものを図2－5に示す．両平均操作による時刻歴波形は，10秒以降で大きく異

なる．幾何平均操作の計算波形は，テスト波形の全波形に共通していたSWEEP波 )( fSi
が

算出されていない．一方，算術平均操作のものは，若干の位相の乱れや振幅のばらつきが

みられるものの，SWEEP波が抽出されていることがわかる．これは，算術平均操作は，個々

の波形に含まれるインコヒーレント成分をキャンセルアウトし，コヒーレント成分を強調

させている操作である一方，幾何平均は，コヒーレント成分とインコヒーレント成分のす

べてを含めた成分を平均操作しているため，位相情報が崩れてしまった影響であると考え

られる．図2－5下図には，0～40秒間のフーリエ逆変換した波形を示す，40秒間全体の波形

を見ると，幾何平均の波形は30秒付近にSWEEP波のような波が評価されている．これは，

図2－4で示した0.1～1.0Hzで35～40秒付近に群遅延時間が集中していたことと整合的であ

る，幾何平均操作では，0秒から80秒にばらついた群遅延時間が平均されてこのような波形

が評価されたと考えられる． 

2.4.3 平均する数によるばらつきの変化 
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算術平均において平均する数の違いによるSWEEP波の抽出具合を比較する．図2－6に平

均数を4個，8個，16個とした場合のフーリエ逆変換した時刻歴波形とフーリエスペクトル

を，図2－7に各平均個数による群遅延時間を示す． 

各平均数の時刻歴波形は，平均数が多いほど波形のノイズが小さくなり，群遅延時間に

関しても，1～10Hzの間において，ばらつきが小なくなることがわかる．これは，平均数が

増えることで，個々のテスト波形のノイズがキャンセルアウトされる回数が増えるためで

ある．しかしながら，0.1～1.0Hzにおける群遅延時間は，平均数の数にもかからわらず0～

80秒の間にばらついており，ノイズレベルが大きい場合，16個の平均数でもノイズがキャ

ンセルアウトされる影響が小さいことがわかる． 

平均数の個数による群遅延時間のばらつきの評価と同様に，フーリエ逆変換して得られ

た時刻歴波形においても，平均する個数が多い方がよりノイズの少ないSWEEP波が抽出さ

れていることがわかる． 

 

2.5 実観測記録による適用例 

2.5.1 使用した観測点と地震記録 

ここでは，提案した手法を実地震動の記録による適用性を検証した．検証の対象観測点

は，防災技術科学研究所のkik-net観測点のTKCH07，TKCH08，HDKH07，KSRH02の4地点

とし，解析には，非線形の影響の少ない地中地震記録を用いた．解析に使用した地震は，

2003年十勝沖地震の震源域付近で発生した余震において，震源特性がω-2則に基づいている

ことを確認した6つの地震を選定した，使用した観測点と震央位置を図2-8に示す． 

2.5.2 観測記録による位相特性を考慮したサイト特性の評価 

はじめに，使用する個々の地震の震源特性を算出する．各地震の震源特性はω-2則に従う

ものとし，地震モーメントMoは，F-netで推定された値を用いた．ただし，F-netによりMo

が推定されていない地震に関しては，観測変位フラットレベルを目視で読みとり，Boore

（1983）よる次式により計算した． 

FsR

RVs
Mo



 


34
                 (2-12) 

ここで，  は密度，Vs はS波速度，は変位フラットレベル， R はラディエーション

パターンの係数， Fsは自由表面の考慮を示す，本研究では，密度，S波速度，ラディエー

ションパターンの係数を，それぞれ，3.1g/cm3，4.0km/s，0.64とした，また,コーナー周波数

は目視で読み取った．表1に各地震における地震モーメントとコーナー周波数を示す． 

観測変位スペクトルから地震モーメントとコーナー周波数を目視により読み取る際，観

測スペクトルにサイト特性が含まれていると読み取りの誤差の原因となる，そこで，今回

は地中地震計がS波速度2800m/sの層に設置されているTKCH08（大樹）の記録を用いること
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で，誤差を少なくするようにした．伝播経路特性における媒質のQs値は，佐藤・巽(2002)

よる東日本海溝性地震の関係式（式2-13）を適用した．ただし．佐藤・巽(2002)では，高周

波から低周波まで式(2-13)で表現されているが，低周波数は地盤の減衰の周波数依存は少な

いと考え，本研究では0.4Hzより低周波域では，周波数依存させないこととした． 

                9.0114 ffQs    4.0f           (2-13) 

  114fQs    4.0f            

以上にように設定した震源特性と伝播経路特性を観測記録から除してサイト特性を算出

した．ここで，算出したサイト特性の妥当性を確認するため，TKCH08地点における地震基

盤から地表の経験的振幅サイト特性と，kik-netのボーリングデータからS波多重理論により

計算した理論振幅サイト特性を比較した．図2-9にその比較の図を示す．算出された経験的

な振幅サイト特性は，0.1～10Hzで確認できる第1次～第3次ピークおよび振幅は非常によく

一致している．このことは，上記で評価した各地震の地震モーメントとコーナー周波数お

よび伝播経路特性の評価が妥当的であったことを示唆している． 

2.5.3 実観測記録による経験的サイト特性の評価 

 図2-10には，TKCH07における各地震のサイト特性の時刻歴波形を示す，図中に示した数

値は震源距離を示しており，図の上方から震源距離の大きい順に並べている．各地震のサ

イト特性は，それぞれ異なった波形を示していることがわかる，特に震源距離による波形

の違いは顕著である．震源距離の長いEQ1，EQ4は，長周期成分が卓越したものが算出され

ている一方で，震源距離の短いEQ2，EQ3，EQ6では，短周期成分が卓越したものが評価さ

れている．震源距離が長い場合，地震波は伝播する間に高周波成分は減衰してしまうため，

長周期成分が卓越するものと考えられることから，算出されたサイト特性の傾向は，この

ことと調和的である．図2－11には各地震から算出したサイト特性の群遅延時間を示す．こ

れらは，波形に見られるほどの顕著な違いは見られないものの，震源距離の遠いEQ1やEQ4

は若干ではあるが群遅延時間が遅くなる傾向となっている． 

各地震から算出したサイト特性を算術平均する際，Birgören and Irikura（2005）や赤澤・

入倉（2007）において指摘されているように，S 波到達時間の読み取りの精度が，位相情報

の誤差評価に影響を与えるため，精度のよい読み取りと S 波初動のセンスの評価が必要で

ある．本研究では，地震波を分割して確率的なモデル化し，その変化の大きい部分を S 波

初動とした．この方法には，局所定常 AR モデルの AIC（北川，2005）を適用した．一方で，

S 波の立ち上がりが精度よく推定されていても，立ち上がりの方向（センス）が逆転してい

れば，それぞれの振幅はキャンセルアウトされてしまう．したがって，S 波の立ち上がりの

方向の評価も重要である．赤澤・入倉（2007）では，経験的サイト特性を示す時刻歴波形

のフーリエスペクトルとの誤差を最小にすることで，平均化による損失を最小限に抑える

方法を提案している．これは以下の考え方に基づくものと考えられる．波長の長い低周波

帯域の波形を算術平均する場合，位相のずれによる振幅のキャンセルアウトの影響は少な

い．したがって，算術平均を行った際に低周波帯域が極端に小さくなる場合，位相のセン
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スが異なった地震波を算術平均していると考えられる．このことから，フーリエスペクト

ルとの誤差を最小にすることは，各地震の位相のセンスを合わせたことを意味する．本研

究では地震の低周波成分の精度を考慮して，低周波成分の 0.3～1.0Hz の範囲において，幾

何平均したサイト特性との差が最小となるセンスの組み合わせを試行錯誤的に算出し，そ

れを各地震の最適なセンスによるサイト特性とした． 

図2－12には各地点のサイト特性の時刻歴波形を示す．各地点とも，S波初動で最大振幅

が表れ徐々に減衰する波形形状となっており，期待される形状をもつサイト特性が評価さ

れている．図2-13には，各地点のサイト特性のフーリエスペクトルを示す．図中の灰色線は，

パワースペクトルから計算されたサイト特性である．算術平均によるサイト特性は，イン

コヒーレント成分がキャンセルアウトされているため，パワースペクトルによるサイト特

性より過小評価になる傾向にある． 

 ここで，算出したサイト特性の適用性を確認するために，算術平均操作で得られたサイ

ト特性に，使用した地震の震源特性と伝播経路特性を考慮して，地震波形を計算した．図

には対象地点をTKCH07，対象地震をEQ3とした例を示す．計算された波形は，EQ3と整合

しており，算出されたサイト特性は妥当的と確認できた． 

 

2.6 2003 年十勝沖地震における適用例 

2.6.1 2003 年十勝沖地震の震源モデル 

ここでは，経験的サイト特性を考慮して作成した，震源断層から対象地点までのグリー

ン関数を作成し，そのグリーン関数を波形合成することにより，2003年十勝沖地震の強震

動予測を行った．十勝沖地震の断層破壊過程のモデルは，いくつか構築されている．しか

しながら，多くのモデルは，1Hz以下の低周波帯域の観測記録を用いて構築されたものであ

り，広帯域を網羅するものではなかった．一方で，経験的グリーン関数法により解析され

たKamae and Kawabe（2006）の震源モデルは，0.2～10Hzの広帯域に適用される．そこで，

今回は，Kamae and Kawabe(2006)のモデルを使用することとした．この震源モデルは，3つ

のアスペリティから成り立っており，経験的グリーン関数法により計算された合成波形は，

振幅やパルスの位置など観測記録をよく再現されている． 

要素地震は，十勝沖地震の震源特性，幾何減衰と内部減衰を考慮した伝播経路特性，そ

してサイト特性の畳み込み積分で計算した．震源モデルと各アスペリティの位置を図2－14

に，緒元を表2に示す．要素地震の震源特性は，Kamae and Kawabe(2006)で評価された値を

使用した．2003年9月26日7時20分の余震の諸元は，面積16km2，地震モーメントを1.4E+17Nm，

応力降下量を5MPaである．この小断層に従うと，本地震の３つのアスペリティの分割数N

は4～5，応力降下量比は4～6となった．  

 要素地震の波形合成には，Irikura(1986) よる波形合成法を適用した．十勝沖地震全体の波

形の合成は，各アスペリティにおいて計算を行い，各アスペリティの破壊開始点間の破壊

伝播の時間差と破壊開始点と観測点におけるS波伝播の時間差を考慮して合成した．各アス
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ペリティの破壊開始時間と位置は，Kamae and Kawabe(2006)と同様にしており，アスペリテ

ィ2およびアスペリティ3の破壊開始時間は，各アスペリティに破壊が到達後，それぞれ7秒

と3秒後に破壊が開始するように設定した．また，背景領域の影響は考慮していない． 

2.6.2 合成波形と観測波形の比較 

各地点の加速度波形と速度波形のEW，NS成分の合成結果を図2-15に示す．合成波形は，

加速度波形の包絡形状や速度波形に見られるパルスの到達時間，パルスの幅などは観測波

形とよく一致している．しかしながら，全体的に振幅が過小評価となっている．これは，

上記で示したように，算術平均によりインコヒーレント成分がキャンセルアウトされ振幅

が過小評価されたためである．そこで，本研究では，サイト特性の位相特性は算術平均の

ものを，振幅特性に関してはパワースペクトルで幾何平均したものを使用し，インコヒー

レント成分の過小評価を防いだ． 

図2－16にインコヒーレント成分の過小評価を防いだ合成波形と観測記録の比較を示す．

TKCH07，HDKH07の合成波形は，加速度波形のエンベロープや振幅，速度波形にみられる

パルスの振幅，時間，幅なども観測波形とよく一致している．図2-17には，各地点の観測波

と合成波のフーリエスペクトルを示す．TKCH07の0.5～1Hzにおいて，合成波のスペクトル

が大きく卓越している．また，TKCH08のEW成分は，0.5Hz以下で過小評価となっている．

しかし，スペクトル形状は整合しており，観測記録を満足する合成波形が評価できている

と考えられる． 

 

2.7 まとめ 

本研究では，対象地点におけるサイト特性を算出する目的として，フーリエ変換による

位相特性を含めた経験的サイト特性の評価手法を提案した．本章による結論を以下に示す． 

1)  位相特性を考慮した経験的サイト特性をフーリエ変換により評価するためには，複素

数領域において算術平均しなければならない．これは，算術平均することは，各地震に

おけるインコヒーレント成分をキャンセルアウトさせ，コヒーレント成分を強調したも

のである． 

2)  本研究における経験的サイト特性の評価手法を実記録に適用した結果，各地点の地盤

構造に調和的なサイト特性が評価された．特に，パルス的なサイト特性を持った地点や

継続時間が長い地点など従来の振幅サイト特性では評価できなかった時間領域における

サイト特性が評価された． 

3)  観測記録から得られたサイト特性を用いてグリーン関数となる小地震を作成し，波形

合成法（Irikura，1986）により2003年十勝沖地震の再現を試みた．その結果，スペクト

ル形状や加速度波形のエンベロープは概ね観測波形を満足した合成波形が評価された．

また，速度記録によるパルスの振幅，到達時間，幅などが再現されており，本手法の有

効性を示した． 

各地点において経験的なサイト特性を評価することにより，より現実的強震動予測が可
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能であることを示した．ただし，この手法は，インコヒーレント成分がキャンセルアウト

されることにより，実記録のサイト特性よりも過小評価される．したがって，サイト特性

を強震動評価に使用する際には，適切なインコヒーレント成分を考慮するべきである． 
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表2-1 経験的サイト特性の評価に使用した地震の地震モーメントとコーナー周波数，地

震モーメントは，F-net,コーナー周波数は観測変位スペクトルから読み取った． 

Lavel Origin time Mo (Nm) fc (Hz) Mj 

EQ1 2003/9/26  6:02 1.61E+17 0.60 5.5 

EQ2 2003/9/26  7:20 6.24E+16 0.70 5.2 

EQ3 2003/9/26  7:24 6.80E+15 1.20 4.6 

EQ4 2003/9/26 11:35 5.02E+17* 0.40 5.8 

EQ5 2003/9/27 17:06 1.02E+17* 0.60 5.2 

EQ6 2003/9/28  9:23 3.95E+16* 0.80 5.0 

 

 

 

     

表2-2 Kamae and Kawabe（2006）による十勝沖地震の震源モデルの緒元． 

 Mo (Nm) L(km)*w(km) ⊿σ(MPa)

ASP-1 1.99E+21 24*28 25 

ASP-2 8.75E+19 20*20 25 

ASP-3 6.43E+19 20*16 25 
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図2－1 テスト波形に用いたSWEEP波（黒線）とランダム波（灰色線）の波形とスペク

トルの一例． 
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図2－2  テスト波形の用いたSWEEP波（一番上）とSWEEP波とランダム波の合成波形． 
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図2－3 テスト波形を幾何平均操作（黒細線）および複素平均操作（灰色線）したフーリ

エスペクトルおよびSWEEP波のフーリエスペクトル（黒太線）． 
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図2－4 テスト波形を幾何平均操作（上図）と複素平均操作（下図）した群遅延時間およ

びSWEEP波（黒線）の群遅延時間． 
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図2－5 テスト波形を幾何平均操作と複素平均操作しフーリエ逆変換した5秒～20秒まで

の波形およびSWEEP波（上図）と5秒～40秒までの波形およびSWEEP波（下図）． 
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図2－6 テスト波形の平均個数の違いにより得られる波形の比較 
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図2－7 テスト波形の平均個数4個，8個，16個による群遅延時間 
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図2－8 経験的サイト特性の評価に使用した地震および本震の震央位置（○および□）

と対象観測地点（▲）， 
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図2－9 TKCH08（大樹）における経験的サイト特性の振幅サイト特性（灰色）と防災科

学技術研究所によるボーリングデータからS波多重理論で計算した理論サイト特性（黒線）， 
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図2－10 TKCH07（似様）における経験的サイト特性に評価した6つの地震のサイト特性の

時刻歴波形，上から震源距離の大きい順に表示している， 
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図2－11 各サイトの群遅延時間 
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図2－12 各観測点で評価された経験的サイト特性の時刻歴波形 
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図2－13 各観測点における複素平均により評価された経験的サイト特性の振幅特性（黒

線）とパワースペクトルから計算した経験的サイト特性の振幅特性（灰色線） 
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図2－14 Kamae and Kawabe（2006）による十勝沖地震の震源モデル，星印は本震の

震源を示す，アスペリティは3つで構成されている（四角の領域）． 
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図2－15 各地震に共通なサイト特性を用いたグリーン関数の各地点における加速度波形

と速度波形による観測波形（黒線）と合成波形（灰色線）の比較 
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図2－16 振幅特性にパワースペクトルを用いたグリーン関数による各地点における加速

度波形と速度波形による観測波形（黒線）と合成波形（灰色線）の比較 
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図2－17 各地点における観測波形（灰色線）と合成波形（黒鎖線）のフーリエスペクトル

の比較， 
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第 3 章 能登半島地震の震源モデルの構築 
 

3.1 はじめに 

大地震により発生する地震動の被害軽減のためには，最大加速度や震度などの一つの値

ではなく，時刻歴波形を把握する必要がある．地震動は，震源の破壊過程である震源特性，

地殻内の伝播経路特性，対象地点近傍の地盤増幅度であるサイト特性の影響を受ける．前

章では，3 つの特性のうちサイト特性に注目し，経験的なサイト特性の評価手法を提案した．

本章では，強震動予測に最も重要な特性である震源特性に注目した．強震動を予測するた

めには，断層運動をモデル化する必要がある．ここでは，能登半島地震の震源モデルを構

築するとともに，すべり量の大きな場所と強震動の生成する場所との比較を行い，強震動

予測レシピ（入倉・三宅，2001）の有効性の検証を行う． 

  

3.2 能登半島地震の概要 

 2007 年 3 月 25 日 9 時 41 分 58 秒（JST）に，能登半島の西方沖において能登半島地震

が発生した．この地震の規模を示すマグニチュードは Mj6.8，地震モーメントは Mw6.7 で

あった．最大震度は，輪島市，穴水町，七尾市で震度 6 強を観測しており，広い範囲で震

度 5 弱以上の大きな震度が観測されている．この地震における死亡者は 1 人，建物の全壊

棟数は 300 棟，半壊棟数は 2000 棟に達した（消防庁，2007）． 

 この地震による CMT（Centroid moment tensor）解は，防災科学技術研究所（NIED）

により走向は 58°，傾斜角は 66°，すべり角は 132°と推定されている（NIED,2007）．

この地震による余震分布は，長さ 25～30km，幅 10～15km と推定される（東大地震研究

所，2007）．余震分布の傾斜方向は，CMT 解の傾向と整合している．この地震断層は，能

登半島北方西岸の活断層であることが知られており（片川ほか，2005），断層の傾斜角は

CMT 解および余震分布と調和的である．この地震の被害が広い地域に見られる理由の一つ

としては，能登半島の北側は上盤であったことが考えられる．その他の理由として，ディ

レクティビティの影響のような震源の破壊過程の関係が考えられる．地殻内の巨大地震に

よる広帯域の強震動の評価のための震源モデルは，経験的グリーン関数法を用いた特性化

震源モデルに基づいた合成波形と観測波形との比較から評価され，その有効性が示されて

いる（例えば，釜江・入倉，1998；三宅ほか 2003）．彼らは，強震動が生成される強震動

生成域と，応力が大きい部分と関係のあるアスペリティとが近似することを示した．本研

究では，能登半島地震の破壊過程を推定して，上記の関係が利用できるかどうかの検証を

試みた．強震動予測の関係と将来発生する巨大地震との危険度の評価を示すことは重要な

ことである． 

 

3.3 観測記録 

 本研究では，能登半島に設置されている K-NET（NIED）の 6 観測点を対象とした．こ
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の 6 地点は，震源のもっとも近傍に位置する ISK006 を含めた，破壊が進行したと考えら

れる能登半島北方の観測点 ISK001，ISK002，ISK003，ISK004，ISK005，ISK006 であ

る．図 3－1 に K-NET 観測点の位置，本震および解析に用いた 2 つの余震の震央を示す．

本震と余震の地震モーメントと震源メカニズムは，F-net の値を用いた（NIED，2007）．

それぞれの余震の震源断層の面積は，余震の観測記録を用いて計算した震源スペクトルか

ら決めた．また，余震の応力降下量は，地震モーメントと断層面積との関係から計算した．

これらの震源パラメータを表 1 に示している．解析に用いた周波数は，0.2～10Hz とした． 

 

3.4 経験的グリーン関数の選択方法 

 能登半島地震では，この震源域内においていくつかの余震が発生している．しかしなが

ら，経験的グリーン関数法を用いる場合には，グリーン関数となる余震を選択する必要が

ある．その条件を以下に示す． 

1) 余震の震源は，本震のアスペリティの近くである． 

2) 余震の放射特性は，本震の放射特性と似ている． 

1）の条件は，経験的グリーン関数法は，本震と余震の伝播経路特性とサイト特性は近似

しているという仮定で成立している事による．2)の条件は，余震の震源メカニズムは本震の

震源メカニズムと似ている必要があるためである．2 つ目の条件は，余震の震源メカニズム

が本震の震源メカニズムと必ずしも同じでないことを意味している．もし，観測記録にお

いて S 波が卓越しているならば，本震の震源メカニズムによる振幅特性は，余震が節でな

い限り補正が可能である．以上のことから，解析に用いるグリーン関数としてふさわしい

余震は，2007 年 3 月 28 日 8：08 に発生した地震と 3 月 25 日 15：43 に発生した地震であ

る．ここでは，便宜的にそれぞれの余震を Aftershock A と Aftershock B と呼ぶ．

Aftershock A の震源位置は，本震とほぼ同じであり，条件 1)を満足している．しかしな

がら，震源メカニズムは本震と大きく異なっている．一方で，Aftershock B は，震源メカ

ニズムは本震と似ており，条件 2)は満足しているものの，本震の震源と離れており，条件

1)が満足されていない．このように，2 の条件が同時に満足しない余震を採用する場合，最

低条件として，本震または余震が節でないことが必要である．そこで，2 つの余震について，

各観測点から震源スペクトルを計算し放射特性による影響を検証した． 

 震源スペクトルは，以下方法で推定した．まず，各地点におけるサイト特性を算出する．

サイト特性は，ω-2モデルと仮定した震源特性と伝播経路特性を観測スペクトルから除する

ことで算出した．そして，いくつかの地震から算出したサイト特性を平均することにより

対象地点の平均的なサイト特性とした．ここで推定したい余震（Aftershock A と

Aftershock B）の震源特性は，この余震の観測スペクトルから伝播経路特性とサイト特性

を除することで計算される． 

1Hz 以下の低周波帯域では，放射特性は震源メカニズムに敏感であるが，高周波帯は伝

播経路の影響により平滑化されることが知られている（釜江・入倉，1990）．図 3－2 では，
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Aftershock A の低周波領域における変位スペクトルの振幅は，ISK006 を除いてどの記録

も 0.5～1.0Hz で同じレベルとなっている．この ISK006 の過小評価の原因は，S 波の放射

特性が節であるためと考えられる．ISK006 地点は，震源近傍に位置している．震源近傍に

おける観測記録は，震源の特性が直接影響されている可能性が高く，震源特性を評価する

うえで重要である．よって，この余震をグリーン関数として使用することは適切ではない．

一方で，Aftershock Bの震源特性を見ると，ISK006は過小評価されておらずまた，ISK001，

ISK002，ISK03 もほぼ同レベルで評価されている．しかしながら，ISK004，ISK005 は過

小評価されている．このことから，本研究では，ISK001，ISK002，ISK003，ISK006 は

Aftershock B を，ISK004，ISK005 は Aftershock A を使用することとした． 

 

3.5 震源モデルと合成波形の解析手順 

 本地震の震源モデルは，遠地実体波や近地観測波を用いた波形インバージョンにより推

定されている（例えば青井・関口，2007；Horikawa,2007；Yamanaka，2007）．これらの

モデルの多くは，1Hz よりも低周波の記録が利用されている．しかしながら，工学的に評

価するためには，0.1～10Hz の周波数帯における評価が重要であり，本研究においてもそ

の周波数帯を含めた震源モデルの構築を目的としている．ここでは，広帯域における震源

モデルの構築するための予備解析手順を以下に示す． 

（１）  はじめに，断層分割数 N と応力降下量比 C を計算する．これらの関係は，対象地

震と余震の変位観測スペクトルの低周波の比は CN3，加速度スペクトルにおける高

周波のレベル比は，CN と関係付けられるため，これらの比から N と C を計算する

ことができる．一般的に，本震の震源面積は，N×N のメッシュで区切られており，

その一つが小地震の面積となる．N と C の値以外は，経験的な情報から初期値を与

える． 

（２）  アスペリティの面積と個数を推定する．アスペリティを一つとする場合は，(1)で

評価した N と C が使用される．面積は断層の分割数 N と小地震の断層の大きさの

積で表される．一方で，複数のアスペリティを設定する場合は，試行錯誤で分配す

る． 

（３）  観測波と合成波の整合性を評価には，Miyake et al（1997）の fitting function

を用いた．ここで評価されている評価関数は，変位波形と加速度の包絡形状の残差

で評価される．グリッドサーチのパラメータは，破壊速度と小地震のメッシュサイ

ズとした．最適モデルは，fitting 関数の最小の値を持ったモデルとした． 

次に，グリッドサーチにより最適モデルの構築を行った．特性化震源モデルにより計算

された合成波は，アスペリティの面積と応力降下量の 2 つのパラメータの影響を大きくう

ける．ここで，アスペリティの面積は，断層の分割数の N2と小地震の面積と一致するメッ

シュサイズの積で計算される．観測記録と合成記録の残差を計算する場合，一つの観測点

では，アスペリティサイズと破壊速度とのトレードオフにより，一意に決めることができ
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ない．一方で，アスペリティの応力降下量は応力降下量比と小地震の応力降下量で評価さ

れ，さらに小地震の応力降下量は，余震の地震モーメントと断層面積で評価される．この

ことから，本研究では，ISK001，ISK002，ISK003，ISK006 の観測点においてアスペリ

ティの面積，破壊速度と応力降下量をパラメータとして，グリッドサーチを行った． 

 

3.6 解析結果 

 本研究では，震源モデルを構築するにあたり，Horikawa（2007）によるすべり量分布を

参考にアスペリティの位置を推定した．Horikawa（2007）は，近地地震動記録を用いた波

形インバージョンにより，すべり分布を構築している．ただし，1Hz 以下の低周波のみを

用いたモデルである． 

図 3－3 に本研究で推定した最適震源モデルを示す．また表 3-1 に震源パラメータをまと

めて示す．アスペリティの長さと幅，立ち上がり時間，破壊速度は，それぞれ，6.3km，6.3km，

0.7 秒，3.1km/s となった．破壊開始時間は，(4,7)であった．地震モーメントと応力降下量

は 2.70×1018Nm，25.8MPa であった．アスペリティ位置は，Horikawa（2007）のすべり

量の大きい場所と調和的であった．ISK001，ISK002，ISK003，ISK006 における合成波

形と観測波形の比較を図 4 に示す．合成された速度波形や変位波形は観測波形にみられる

顕著なパルスの振幅や時間位置，幅などが再現されており，震源モデルの妥当であるとい

る． 

 次に，図 3-4 の ISK003 における合成波形を見ると，観測波形にみられる 2 つ目のパルス

が再現されていないことがわかる．これは，震源断層面におけるアスペリティは，1 つでは

なく 2 つ以上あることを示唆している．しかし，ISK003 でみられる 2 つ目のパルスは，他

の地点では明瞭に見られない．このことは，2 つ目のアスペリティは，ISK003 に近い位置

に存在していると考えられる．それゆえ，ISK003 に近い位置にアスペリティを加えて設定

して再び合成波形を計算した．2 つ目のアスペリティの最適モデルを構築する際，アスペリ

ティ 1 をそのままにして，2 つ目のアスペリティのみを設定して解析を行った．さらに，破

壊過程は，マルチハイポセンターモデルを採用した．２つ目のアスペリティを設定した位

置を図 3-3 に示す．アスペリティ 2 の位置は，震源から 12km 北東に位置しており，アス

ペリティの面積，地震モーメント，応力降下量は，13km2，2.0×1017Nm，10.3MPa であ

った．ISK001 と ISK003 における合成波形と観測波形の比較を図 5 に示す．ISK003 にお

いて，合成波形は，観測波形に見られる２つのパルスが，再現されており震源モデルの妥

当性を示している． 

 

3.7 議論 

 ここでは，得られた震源モデルが他の地点で整合的であるかを確かめた．前章で確かめ

たように，ISK004 と ISK005 で観測された Aftershock B の震源スペクトルは，他の地点

のものと比べ過小評価になっていたことから，放射特性の節に当たる考え，解析を行わな
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かった．そこで，Aftershock A を経験的グリーン関数として用いて合成波形を計算した．

アスペリティの大きさや応力降下量は，3.6 で構築したものを適用した．計算された合成波

形と観測波形の比較を図 3-6 に示す．ここでは，比較として，Aftershock B を用いて合

成した結果も示している．Aftershock B をグリーン関数として用いた合成波形は，

Aftershock A をグリーン関数として用いた合成波形よりも過小評価となっている．これは，

Aftershock B が ISK004 と ISK005 においては節方向であることと調和的である． 

ISK005 における合成結果は，変位波形に関して振幅は一致している．しかし，位相に関

しては一致しているとは言い難い．これは，ISK005 の浅部の地盤構造は非常にやわらかく，

この地点の強震動記録は，地表に近い砂地盤の影響のために非線形の影響が現れている可

能性がある．また，ISK004 では，速度や変位は，観測を満足しないのに対し，加速度を概

ね一致している．これは，観測機器のトラブルの原因も考えられる． 

 

3.8 地震モーメントと全アスペリティ面積との比較  

Somerville et al.(1999)は，波形インバージョンによりいくつかの地殻内地震によるすべ

り量分布を計算し，システマティックな統計的解析により，アスペリティの分布が一定の

スケーリング則に従っていることを示した．宮腰(2002)は，1995 年以後の大きな地震の解

析を加えても Somerville et al.(1999)が示したアスペリティの関係式が成り立つことを示

している．そこで，能登半島地震のアスペリティの分布がスケーリング則とどのような関

係になるのかを検証した．図 3-7 に地震モーメントと全アスペリティ面積との関係図に能登

半島の結果を併記した図を示す．図は，宮腰(2003)の加筆したものであり，実線は過去の地

震における平均的な応力降下量であることを示している． 

能登半島地震の関係は，過去の地震におけるスケーリング則よりもアスペリティの面積

が小さいことがわかる．これは，過去の地震の平均的な応力降下量よりも大きいことを意

味している． 

一方で，図 3-8 に，能登半島地震の広域における最大速度と司・翠川(1999)による距離減

衰式における最大速度との比較を示す．図に示すように観測最大速度は，全体的に郷里減

衰式よりも大きいことがわかる．これは，司・翠川で使用された地震と比較して応力降下

量が大きいことを意味している． 

このことから，本章で構築した震源モデルの妥当性が確認されたとともに，能登半島地

震の応力降下量は，過去の地震と比較すると大きいと考えられる 

 

3.9 まとめ 

本研究では，既往の研究で示されている，震源のすべり量の大きい場所と強震動が生成

される場所の関係について，能登半島地震における検討を行った．ここでは，Horikawa

（2007）によるアスペリティモデルと経験的グリーン関数法で評価した強震動生成域の関

係を試みた．以下にその結果をまとめる． 



39 

1) 本章では，経験的グリーン関数法の考えに基づいて，経験的グリーン関数としてを用

いる余震の選択を行った．その結果，観測地点ごとに適用可能な余震を適切に選択

でき，より高精度な震源モデルが構築された． 

2) 能登半島地震の観測波形は，2 つの強震動生成域で表現可能であった．このモデルで

合成された波形は，観測記録に見られた明瞭なパルスの振幅，位相の幅などが再現

されている．しかしながら，比較的広域の地震動波形を考慮すると，本震の強震動

生成域のメインは震源付近に構築されたアスペリティ 1 であった． 

3) Horikawa(2007)による近地強震動記録を用いた震源インバージョンからのすべり量

の大きな場所は，本章で構築した強震動生成域の場所と調和的であった．このこと

は，本震は，すべり量の大きな場所から強震動が生成されたことを意味する．これ

は，既往の研究で指摘された結果と調和的である． 

4) 本震の地震モーメントと全アスペリティ面積の関係は，過去の地震と比較して，応力

降下量が大きいことがわかった．一方で，本震の広域における最大速度と距離減衰

式からの最大速度との関係とも調和的であることから，本章で構築した震源モデル

の妥当性を示すとともに，本震の応力降下量が過去の地震の平均的なものよりも，

大きいことが，観測記録からも読み取ることができる． 
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表 3-1 能登半島地震の本震と Aftershock A と Aftershock B の震源パラメータ．

Aftershock A と B の断層面積と応力降下量は，グリッドサーチを行う前のものと後のも

のを示している． 
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表 3-2 グリッドサーチの解析範囲と解析間隔 

 
表 3-3 本研究で評価した各アスペリティの震源パラメータ 
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図 3－1 本研究の解析の用いた観測点（丸），解析に使用しなかった観測点（四角）と本

震と経験的グリーン関数に使用した余震の震央位置．図中の色分布は，JMA 震度階を示

す．また，右図には本震と経験的グリーン関数に用いた余震の震源メカニズム（f-net）

を示す． 
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図 3－2 6 観測点の観測記録から評価した Aftershock A（左）と Aftershock B（右）

の観測変位スペクトル． 
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図 3－3 経験的グリーン関数法によるフォワードモデリングから評価された 2 つのアスペ

リティの震源モデル．本研究のアスペリティモデルは，近地強震動記録の波形インバージ

ョンによるすべり分布（堀川，2007）のモデルと整合的である．図中の星印は破壊開始点

を示す． 
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図 3－4 ISK001，ISK002，ISK003，ISK006 における観測記録と合成波形の比較．合成

波形は，Single asperity model から計算されたものである． 
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図3－5 ISK001，ISK003における観測記録と合成波形の比較．合成波形は，Two asperity 

model から計算されたものである． 
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図 3－6 ISK004，ISK005 における観測記録と合成波形の比較．合成波形は，Single 

asperity model から計算されたものである．図中の Syn A と Syn B はそれぞれ，

Aftershock A と Aftershock B を経験的グリーン関数として用いた合成波形を示す． 
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図 3－7 地震モーメントと全アスペリティ面積との関係．青三角は，能登半島地震の関係

を示す．（宮腰 2003 に加筆）． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

1

10

100

1000

10000

1.0E+24 1.0E+25 1.0E+26 1.0E+27 1.0E+28 1.0E+29
Seismic Moment(dyne-cm)

C
om

bi
n

ed
 A

re
a 

of

A
sp

er
iti

es
 (

km
2 )

Somerville et al.(1999)

(Miyakoshi et al., 2000)

Kocaeli (Sekiguchi and Iwata, 2001)
Chichi (Iwata et al., 2000)

Yamaguchi  (Miyakoshi et al., 2004)
Iwate  (Miyakoshi et al., 2000)

Kagoshima(3/26) (Miyakoshi et al., 2004)
Somerville et al. (1999)

Kobe (Sekiguchi et al, 2000)
Tottori (Sekiguchi et al., 2001)

Miyagi-ken-oki

Miyagi-ken-hokubu

Tokachi-oki

中越沖地震

能登半島地震



49 

 

 

図 3－8 能登半島地震における広域の最大速度記録（○）と司・翠川(1999)による最大速

度（赤線および赤実線）との比較． 
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第 4 章 2007 年新潟県中越沖地震の震源モデルの構築 
 

4.1 はじめに 

 2007年 7月 16日 10時 13分に柏崎市沖約 10km を震源とする新潟県中越沖地震（Mj6.8）

が発生した．この地震では，震源近傍の柏崎市や刈羽村および震源から約 90km 離れた長

野県飯綱町で震度 6 強が観測され，人的被害は死者 15 人，住家被害は全壊 1259 棟，半壊

5487 棟（消防庁，2007）が報告されている．特に，震度 6 強を観測した地域にあった柏崎

刈羽原子力発電所（以下柏崎刈羽原発とする）では，微量の放射能漏れや敷地内の建物の

火災，発電のための機器の被害が報告されている（東京電力，2007）．ここで観測された地

震動は，地表記録で最大加速度は約 1200gal を超え，S 波速度が 700m/s の層内に設置され

た地中地震計では，最大加速度は 990gal を超える非常に大きな地震動が観測され注目され

た．また，観測された波形には，2～3 の明瞭なパルス波が観測されており，このパルスを

生成した強震動生成域の場所についても注目された．このような特徴を持った地震波を生

成した震源断層は，どのようなものだったのか．本研究では，震源近傍であった柏崎刈羽

原発で観測された観測波を主として注目し，経験的グリーン関数法を用いて本震の強震動

生成域の推定を行った． 

本震におけるモーメントテンソル解は，F-net によれば南東傾斜と北西傾斜の断層面を持

った逆断層型と推定されている（防災科学技術研究所，2007）．本震の断層の傾斜面は，

GPS や開口レーダーなどの地殻変動の記録（国土地理院，2007），遠地実体波や強震動を

用いた波形インバージョンによる震源モデルの解析（例えば，堀川，2007；野津，2007 な

ど）からは，明確な判断はされていない．しかしながら，海底地震計記録を用いた震源の

再解析による余震分布（東大地震研，2007）では，北東-南西方向の走行で南東傾斜である

可能性が高いとされている．したがって，本研究では，本震の断層面の傾斜を南東傾斜と

仮定して解析を行った． 

 

4.2 新潟県中越沖地震の観測記録の特徴 

4.2.1 観測された最大加速度の距離減衰式 

 はじめに，広域における K-NET 観測点で観測された最大加速度と地震規模と断層最短距

離の関係式である距離減衰式（司・翠川，1999）から計算される最大加速度を比較した．

距離減衰式に用いた震源モデルは，国土地理院(2007)と堀川(2007)によるものである．国土

地理院(2007)では，南東傾斜と北西傾斜の断層面モデルや北東側と南西側の断層で傾斜角を

変化させたモデルなど 4 つのモデルを提案しているが，ここでは国土地理院が最も妥当的

であると判断している北東側は北西傾斜，南西側は南東傾斜のモデルを採用した．堀川

(2007)では，北東側を北西傾斜，南西側を南東傾斜のモデル，北東側，南西側とも南東傾斜

としたモデルの 2 つのモデルを提案している．ここでは，最適モデルとしている北東側，

南西側とも南東傾斜のモデルを採用した．ただし，堀川モデルにおける震源モデルを詳細
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に確定できる資料がないため，震源モデルを 1 面のモデルに置き換えている．図 4－1 に国

土地理院と堀川モデルの震源モデルおよび 2 つのモデルの距離減衰式を示す．赤線は，司・

翠川（1999）による Mw=6.6，震源深さ＝10km，地震タイプ：地殻内地震とした距離減衰

式を示す．2 つのモデルによる距離減衰式と観測された最大加速度の関係は，震源距離が

10km 以上であればよく整合している．これは，本震が過去に発生した同規模の地震と比べ

て特別に大きなものではなく，平均的であったことを意味している．しかしながら，震源

距離が約 10km である柏崎刈羽原発の記録は，距離減衰式よりも顕著に大きい．つまり，

震源近傍では局所的に大きな地震動が襲った可能性が高いことが示唆される． 

4.2.2 観測記録の特徴 

柏崎刈羽原発および K-NET で観測された震源近傍の記録には，いくつかの特徴が見られ

る．図 4－2 に，KKZ1G1（柏崎刈羽原発の 1 号機の地震小屋における地表記録）および

K-NET の NIG018（柏崎），NIG019（小千谷），NIG021（十日町），NIG025（直江津）の

加速度記録を示す． 

観測記録の特徴の 1 つ目は， 2～3 個の明瞭なパルス波がみられることである．特に，

KKZ1R2 では，20 秒，26 秒付近に，NIG018（柏崎）では，19 秒，21 秒，24 秒付近に見

られる．周期約 1 秒～2 秒程度の明瞭なパルス波が確認できる．これは，本震の震源断層に，

パルスを生成するアスペリティが 2～3 個存在していることを示唆している． 

特徴の 2 つ目は，柏崎刈羽原発と NIG018（柏崎）で観測されている 2～3 個のパルス波

の振幅は，3 番目のパルスが非常に大きいことである．これは，1 番目のパルスを生成する

アスペリティ（ASP1）と 3 番目のパルスを生成するアスペリティ（ASP3）では，その位

置や規模などに違いがあることを示唆している． 

特徴の 3 つ目は，柏崎刈羽原発の 1 号機と 5 号機において，各パルスによって振幅の大

きさが異なることである．1 番目のパルスの振幅は 5 号機の方が大きく，３番目のパルスは

1 号機の方が大きい．これは，ASP3 の位置の条件または，1 号機と 5 号機の地盤構造の違

いなどの影響が考えられる． 

このように，観測記録には３つの特徴が確認される．この特徴を用いることで，震源の

特性を推定することが可能である． 

 

4.3 震源のモデル化 

4.3.1 パルスの時間差によるアスペリティの位置の推定 

上記に示したように，本地震では，アスペリティの位置や規模の評価に結びつくような

波形が観測されている．本研究では，これらの観測記録からアスペリティの位置の推定を

試みた．アスペリティの位置の推定方法について示す． 

まず，はじめに，アスペリティ 1（ASP1）の位置を決定する．ASP1 の場所は，S 波初

動の到達時間より推定する．その手法について説明する．模式図を図 4-3 に示す． 

震源から観測点までの震源距離と平均 S 波速度により，S 波伝播時間が計算される． 
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Vs

R
T 1

0        (4-1) 

もし，パルスを発生させたアスペリティが震源と同じ位置であれば，観測記録における

パルスの到達時間と地震発生時間の差は，S 波伝播時間（T0）と一致する．一方で，それ

らの時間が一致しない場合，パルスを発生したアスペリティは，震源位置ではなく別の場

所となり，その S 波伝播時間は，震源からアスペリティまでの破壊時間とアスペリティか

ら観測点までの S 波伝播時間の足し算（T1）となる． 

Vs

R

Vr

r
T 2

1      (4-2) 

このことから，観測記録から読み取ることができる T1 と計算される T0 の差から，アス

ペリティの位置を推定することが可能となる． 

Vs

R

Vs

R

Vr

r
TT 12

01     (4-3) 

ただし，この方法では，観測記録から S 波速度と破壊速度を推定する必要がある．そこ

で，観測記録から S 波速度と破壊速度の推定を行った． 

平均 S 波速度の推定には，2 つ段階を踏んでおり，はじめに平均 P 波速度を推定した．

はじめに，観測記録から P 波到達時間を読み取る．この読み取りの際，まず P 波到達前の

2 秒程度における常時微動の振幅の平均値を計算し，その平均値の 10 倍を超えた時間を P

波到達時間とした．読み取りした観測記録は，上下動成分とした．これは，震源から観測

点までの一般的な地盤構造（深いほど地盤が硬く，浅いほど柔らかい）を考えると，縦波

である P 波は，上下動成分が卓越するからである．平均 P 波速度は，P 波の伝播時間と震

源距離から計算した．図 4-4 に P 波の走時曲線を示す．この走時曲線では，震源距離 40km

付近で折れ曲がるように見える．ここでは，平均 P 波速度を計算するため，震源距離 40km

より近い観測点と遠い観測で別々の関係式を構築した．その結果，震源距離 40km より近

い観測点までの平均 P 波速度は，4.84km/s，遠い観測点の平均 P 波速度は 5.6km/s となっ

た． 

次に，P 波伝播時間と初期微動継続時間の比と，平均 P 波速度と平均 S 波速度の比の関

係から，平均 S 波速度を計算する．初期微動継続時間の計算に必要な S 波のパルスの到達

時間は，NS 成分の観測記録を用いて AIC により読み取りを行った．図 4-5 に P 波伝播時

間と初期微動継続時間の関係式を示す．この関係式と平均 P 波速度から S 波速度を計算し

た結果，震源距離 40km より近い観測点の平均 S 波速度は，2.7km/s，遠い観測点は，3.1km/s

となった． 

一方で，破壊速度は，試行錯誤的に与えられた値を計算し，観測記録から計算された T1

と T0 の差と，試行錯誤的に計算された T1 と T0 の差の残差を計算し，最小となる破壊速

度を最適なものとすることとした．図 4-6 に破壊速度と残差の関係を示す．その結果，残差

は破壊速度 2.1km/s で最小となったことから，ここでは破壊速度 2.1km/s を採用する． 
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このように観測記録から推定した平均 S 波速度と破壊速度を使用することにより，S 波

到達時間から震源の周りにおけるアスペリティの候補値を推定することができる．この計

算を多くの地点で行うことで，各地点から計算されたアスペリティの候補値は，ひとつの

場所で交差した．その地点がアスペリティの位置であると考えられる．図 4-7 に ASP1 の

推定位置を示す．柏崎刈羽原発の観測記録を含めた各地点からの ASP１の候補地点は，震

源よりも南西方向で交差している．したがって，この位置が ASP１であると推定される． 

アスペリティ 2（ASP2），アスペリティ 3(ASP3)の位置に関しても，ASP１の位置の推定

方法とほぼ同様の考え方で場所の推定を行う．しかしながら，ASP2,3 から発生されたパル

ス 2 と 3 の立ち上がりは，パルス 1 に比べて散乱波などシグナルではない波の影響により

明瞭でない．そこで，ここでは，パルス 1 とパルス 2，3 のパルスの最大値の時間を読み取

り，その時間差からパルス 1 との相対位置により，アスペリティの位置を推定した．以下

にその方法を示す． 

ここでは便宜的に，2 つのアスペリティを仮定し，ASP1 の破壊開始点は震源と同様と仮

定する．また，ASP1 と ASP3 の場所は異なるとする．そして，観測点 KKN1R2 で観測さ

れたパルス 1（P1），パルス 3（P3）は，それぞれの ASP1 および ASP3 から放射された地

震波とする．図 4－8 には，ここの説明で仮定したアスペリティの位置と観測地点の模式図

と観測波の模式波形を示す． 

 まず，震源である ASP1 が破壊すると，R1km 離れた観測点 KKN1R2 では，以下の式か

ら T1秒後に P1 が観測される． 

Vs

R
T 1

1   

 ここで，Vs は S 波速度を示す． 

一方で，ASP3 は，震源から ASP3 まで破壊が進行した後に破壊が始まり，R3km 離れた観

測点 A に T3秒後に P2 が到達する． 

Vs

R

Vr

r
T 3

3   

ここで，Vr は破壊速度，r は ASP1 と ASP2 の距離を示す． 

この式により，この P1 の観測時間 T1と P3 の観測時間 T３の時間差から ASP2 の相対的な

位置を決定することができる．そして，多くの観測点により，適用することにより ASP2

の位置は一意に決めることができる．  

図 4－9 に，本手法により推定した本地震の ASP2 の位置を，図 4－10 に ASP3 の位置を

示す．その結果，ASP2 は，震源よりも若干沖であり断層面の浅い部分と評価され，ASP3

は，柏崎刈羽の西約 5km の位置に評価された．今回は，パルスの最大値で時間差を評価し

ているため，評価した地点が必ずしも各アスペリティの破壊開始点であるとは限らない．

しかしながら，推定された位置付近にアスペリティが存在していると考えられる． 
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 4.3.2 経験的グリーン関数のための余震の選定 

柏崎刈羽原発を含めた震源近傍の観測点では，余震がいくつか観測されている．経験的

グリーン関数法は，本震とグリーン関数とする余震の伝播経路特性およびサイト特性が共

通する性質を利用する方法であるため，グリーン関数として用いる余震は，本震のアスペ

リティと同じ方向で発生したものを用いることが望ましい．実際に，柏崎刈羽原発内の 1

号機と 5 号機における観測記録の振幅関係は，余震の発生位置により異なることが知られ

ている．一例として，図 4－11 に柏崎刈羽原発の 5 号機から 1 号機における柏崎刈羽原発

より北側で発生した 7 月 16 日 21 時 08 分の余震（以下 AFT1 とする）の観測波形を，図 4

－12 に柏崎刈羽原発より南側で発生した 8 月 4 日 0 時 16 分の余震（以下 AFT2 とする）

の観測波形を示す． 柏崎刈羽原発を基準として北側で発生した余震は，1 号機よりも 5 号

機の振幅が大きい．一方で，南側で発生した地震は 1 号機の方が大きいことがわかる． 

一方で，図 4－13 には，柏崎刈羽原発の 1 号機から 5 号機における本震の観測記録を示

す．1 号機と 5 号機の観測記録の振幅は，1 番目のパルスは 5 号機が大きくため，1 番目の

パルスを生成した ASP1 は柏崎刈羽原発より北側にあると考えられる．これは，気象庁に

よる一元化震源による結果と整合的である（気象庁，2007）．一方で，3 番目のパルスは 1

号機の方が 5 号機より大きいことがわかる．したがって，3 番目のパルスを生成した ASP3

は，柏崎刈羽原発より南側にあると考えられる．これは，4.3.1 で評価した結果と整合的で

ある．さらに，ASP3 を評価するためには，南側で発生した余震を使用することが望ましい

と考えられる．したがって，本研究では，ASP1 と ASP2 の合成に使用するグリーン関数に

は，北側で発生した AFT1 の余震を，ASP3 のためのグリーン関数には，南側で発生した

AFT2 に発生した余震を使用することとした． 

 選定した余震の地震モーメント，断層面積，応力降下量は以下の方法で評価した． 

1) 地震モーメントは，F-net の記録を用いる．ただし，F-net の記録がない場合は，震源

変位スペクトルの低周波数領域の一定値を読み取り，次式より算出した． 

    RMo 34  

ここでMoは地震モーメント，  は密度， は S 波速度， R はラディエーションパ

ターンの係数，は震源変位フラットレベルを示す．本研究では，密度，S 波速度，

ラディエーションパターンはそれぞれ 2.7g/cm3，2.7km/s，0.64 とした． 

2) 断層面積，応力降下量は，震源変位スペクトルのコーナー周波数を読み取り，その値か

ら次式により算出した． 

fcr /37.0   

316

7

r

Mo
  

ここで fc はコーナー周波数，  は応力降下量， r は円形クラックモデルの半径を示
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す． 

ここで，地震モーメントは，AFT1 は F-net の記録を，AFT2 は，震源スペクトルから目視

で変位フラットレベルを読み取り評価した．図 4－14 に各余震の観測変位スペクトルとコ

ーナー周波数を，表 1 に余震の震源パラメータを示す． 

 

4.4 震源モデルと合成波形 

 4.4.1 震源モデルの構築 

 本研究では，震源近傍の観測波形の記録から 3 つのアスペリティの位置を決め，震源の

最適モデルを構築した．なお，各アスペリティ内のすべり量は一様と仮定した．背景領域

は計算していない．各アスペリティの破壊開始点は，アスペリティごとに異なるマルチハ

イポセンターモデルを採用した．各アスペリティのサイズや応力降下量，破壊速度をパラ

メータとして波形合成を行い，観測波形との一致度から最適なモデルを構築した． 

 使用した観測点は，AFT2 が観測されている地点である KKZ1R2（1 号機基礎マット），

KKZ5R2（5 号機基礎マット），KSHSG4（サービスホール最深地点），NIG005（松ヶ崎），

NIG018（柏崎），NIG019（小千谷）である．図 4－15 に本震と解析に用いた余震の震央

位置および観測点を示す．今回使用した周波数範囲は 0.3～10Hz である．しかしながら，

AFT2 は，地震の規模が小さく低周波の精度がよくない．柏崎刈羽地点の記録のうち，NS

成分は，低周波域でノイズレベルが観測レベルよりも大きくなっていることをフーリエス

ペクトルから確認している．そこで，柏崎刈羽の 1 号機，5 号機の基礎マット記録とサービ

スホールの記録の NS 成分に関しては，0.5～10Hz の周波数範囲で解析することとした． 

 各アスペリティの大きさや破壊開始点の位置は，観測記録と合成記録の一致度を見なが

ら試行錯誤で決定した． 

4.4.2 解析結果 

図 4－16 に最適震源モデルを，表 2 に本震と解析に用いた余震の震源パラメータ，表 3

に震源モデルのパラメータを示す．破壊速度は，グリッドサーチにより 2.7km/s が最適値

となった．また，各アスペリティの大きさは，5.5×5.5km，5.5×5.5km，5.04×5.04km

となり，それぞれのアスペリティの大きさはほぼ同じであった．応力降下量は，20～24MPa

であり，ASP3 は，他のアスペリティと比べてやや小さく評価された．深さは，それぞれ

10km，8.3km，11.3km となった．図 4－17 に観測波形と合成波形の比較を示す． 

合成波形を多くの観測地点で，観測波形とよく一致している．特に，柏崎刈羽の 1 号機

と 5 号機の EW 成分に関しては，第 1～3 パルスの加速度，速度，変位とも振幅，位相とも

に非常によく一致していることがわかる．特に，観測記録から知られていた 1 号機と 5 号

機における第 3 パルスの振幅の関係，つまり，5 号機より 1 号機の方が振幅が大きいという

関係は，合成波形でも満たしていることがわかる．これは，アスペリティの位置により使

用した余震を変えたためであり，本震から放出されたアスペリティの場所に応じてグリー

ン関数となる余震を選定することの有効性を示している． 
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柏崎刈羽原発と反対側の観測点となる佐渡島の松ヶ崎 NIG005 の比較では，速度波形と

変位波形に関しては，第 1～第 3 パルスが観測波形と概ね一致している．しかしながら，加

速度記録は，第 3 パルスの合成波が非常に大きな値を示している．これは，余震の観測記

録自体が大きな振幅になっていることが原因と考えられる．  

4.4.3 既往の研究との比較 

本震では，堀川(2007)により近地強震記録を用いた波形インバージョンによるすべり量分

布が推定されている．そのすべり量分布と本研究による強震動生成域の比較図を図 4-18 に

示す．堀川(2007)のすべり量の大きい場所は，概ね 3 つあり，震源から南西方向に存在して

いる．この結果と強震動生成域の場所を重ね合わせた結果，堀川(2007)すべり量の大きい場

所と強震動生成域の場所は調和的であった．これは，本震のすべり量の大きい場所で強震

動が生成されたことを示しており，強震動予測レシピ(入倉・三宅,2001)による特性化震源

モデルの考えである，「すべり量の大きい場所を強震動が生成するとしてモデル化する」と

の考えを支持する結果である． 

図 4-19 には，本震における地震モーメントと全アスペリティ面積との関係図を示す．図

は，宮腰(2003)に加筆した．本震は，過去の大地震のスケーリング則と調和的である．これ

は，本震の応力降下量が過去の大地震と比較して平均的であったことを意味している． 

 

4.5 議論 

 上記で構築したアスペリティの妥当性の検討を行う．柏崎刈羽の 1 号機における NS 成

分とEW成分の加速度記録を図 4－20に示す．パルス 3はEWの方が大きいことがわかる．

この結果を踏まえて，ASP3 の破壊開始点から柏崎刈羽 1 号機への放射特性を計算した．各

アスペリティ 3 と柏崎刈羽の位置関係は図 4－15 から計算し，震央距離は 9.8km，方位角

は 75°である．震源メカニズムは，str：30°，dip:40°，rake：90°としている． 

図 4－21 に完全無限媒質を仮定したときのアスペリティ 3 から観測点方向への放射特性

を示す．その結果，NS 成分は 0.16，EW 成分は-0.66 であった．パルス 3 の立ち上がり方

向は，観測記録と調和的であり，推定されたアスペリティ３の位置は妥当的であると考え

られる．しかしながら，振幅の絶対値に関しては，大きく異なっているが，観測記録には，

放射特性以外にも振幅を変化される要因が考えられる． 

また，ここでは，断層面を東大地震研による余震分布による値として震源モデルを構築

したが，今後，断層面を変化させ，最適な断層面における震源モデルの構築の検討が必要

である．  

 

4.6 まとめ 

 本研究では，新潟県中越沖地震の震源モデルの構築を行った． 

1）経験的な距離減衰式と観測記録は，ほぼ整合的で特別な規模の大きい地震ではないと考

えられる．しかしながら，断層最短距離 10ｋｍ程度の震源からの極近傍観測点である，
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柏崎刈羽原発と K-NET 柏崎の記録は，距離減衰式より過大であり，局所的な強震動が

到達した可能性が示唆された． 

2）本地震の観測記録には，震源の破壊過程を示す特徴的なパルスが観測されており，その

パルスの時間差からアスペリティの位置を決定し，経験的グリーン関数法により震源

モデルを構築した． 

3）評価された震源モデルは観測波形を再現可能なモデルである．各アスペリティとも約 5

×5km の断層面積であり，応力降下量は 20～24MPa であった． 

4) 堀川(2007)によるすべり量分布と本震の強震動生成域の場所を比較した結果，その場所

は調和的であった．これは，本震は，すべり量の大きな場所から強震動が生成したこ

とを意味しており，強震動予測レシピによる特性化震源モデルの構築手法の考えを支

持する． 

4）この地震の全アスペリティ面積と地震モーメントの関係は，既往の関係式とほぼ一致し

ており，全アスペリティの平均応力降下量は，過去の地震とほぼ同様で平均的である

ことを示している． 

5）ASP3 から柏崎刈羽 1 号機への放射特性を計算し，観測記録の NS，EW 成分のセンス

から ASP3 の位置の妥当性を示した．しかしながら，今後，断層面を変化させた解析

により．最適な断層面における震源モデルの構築が必要である． 
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表 4-1 経験的グリーン関数法に使用した余震の震源パラメータ 
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表 4-2 新潟県中越沖地震の本震と経験的グリーン関数法に用いられたAFT1とAFT2の震

源パラメータ．地震発生時間，震源位置は気象庁，モーメントマグニチュードと地震モー

メントは F-net（NIED）を使用した． 

   Mainshock Aftershock(AFT1) Aftershock(AFT2) 

Origin time 07/07/16 10:13 07/07/16 21:08 07/08/04 00:16 

Hypocenter 37.557, 138.609 37.509, 138.630 37.420, 138.537 

Depth 12km 15.6km 13.1km 

Mw 6.6 4.4 - 

Mo 8.37E+16Nm 5.21E+16Nm 1.56E+14Nm 

 

 

 

 

表 4-3 経験的グリーン関数法により評価した震源モデルの震源パラメータ． 

  Rupture start point Depth (km) Mo (Nm) 

ASP1 (4.3) 10.0 1.69×1018 

ASP2 (5,5) 8.3 1.69×1018 

ASP3 (4,7) 11.3 1.02×1018 

  L (km)× W (km) ⊿σ (MPa) Risetime (second) 

ASP1 5.5×5.5    （N：5×5） 23.7 0.5 

ASP2 5.5×5.5    （N：5×5） 23.7 0.5 

ASP3 5.04×5.04 （N：9×9） 19.8 0.45 
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図 4－1 本震の最大加速度と司・翠川（1999）による経験的な距離減衰式との比較．使用

したモデルは国土地理院（2007）（左）と堀川（2007）（右）とした． 
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図 4－2 柏崎刈羽 1 号機基礎マット盤（KKZ1R2），NIG018（柏崎），NIG019（小千谷），

NIG021（十日町）および NIG025（直江津）における本震の観測記録の速度波形．観測記

録は，上から震源距離の近い順に示している． 
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図 4－3 アスペリティ１の位置を推定する方法の模式図． 
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図 4－4 震源距離と P 波到達時間の関係図．左：震源距離 40km 以内の記録を用いた関係，

右：震源距離 40～80km の記録を用いた関係 
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図 4－5 本震記録における P 波伝播時間と初期微動継続時間との関係． 
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図 4－6 グリッドサーチによる破壊速度の推定値．破壊速度が 2.1km/s の時，残差が最小

となった． 
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図 4－7 震源からの S 波速度到達時間とパルス１の立ち上がり時間の時間差から推定され

たアスペリティ１の位置． 
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図 4－8 パルスの時間差からアスペリティ位置を推定する方法の模式図． 
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ASP2の位置
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図 4－9 観測波形の時間差から決定したアスペリティ 2 の位置．解析には，KKZ1R2，

KKZ5R2，NIG005，NIG019，NIG021 の観測点を使用した． 
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図 4－10 観測波形の時間差から決定したアスペリティ 3 の位置．解析には，KKZ1R2，

KKZ5R2，NIG005，NIG019，NIG021 の観測点を使用した． 
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図１　柏崎刈羽原子力発電所における地震観測点の配置

：既設地震計
：新設地震計
：既設地震計＋新設地震計
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図 4－11 柏崎刈羽原子力発電所の原子炉建屋基礎マット盤における 7 月 16 日 21 時 08 分

の余震（AFT1）観測記録．上から 5 号機，6 号機，7 号機，4 号機，3 号機，2 号機，1 号

機の記録を示している． 
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図１　柏崎刈羽原子力発電所における地震観測点の配置

：既設地震計
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図 4－12 柏崎刈羽原子力発電所の原子炉建屋基礎マット盤における 8 月 4 日 0 時 16 分の

余震（AFT2）観測記録．上から 5 号機，6 号機，7 号機，4 号機，3 号機，2 号機，1 号機

の記録を示している． 
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図 4－13 柏崎刈羽原子力発電所の原子炉建屋基礎マット盤における本震の観測記録．上か

ら 5 号機，6 号機，7 号機，4 号機，3 号機，2 号機，1 号機の記録を示している．5,6,7 号

機（青丸）と 1,2,3,4 号機（赤丸）では，振幅の特徴が異なる． 
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図 4－14 経験的グリーン関数法に用いた余震の観測変位スペクトル．変位フラットレベル

は F-net の地震モーメントから計算された値であり，ω-2の線およびフラットレベルは目視

により評価した． 
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図 4－15 経験的グリーン関数法により評価された震源モデルと使用した観測点および本

震，使用した余震の震央位置．図中の赤い星印は各アスペリティの破壊開始点を示す． 
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図 4－16 本研究で評価された震源モデルのパラメータ．星印は各アスペリティの破壊開始

点を示す． 
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図 4－17 評価した震源モデルによる合成波形（赤線）と観測波形（黒線）の比較．各観測

点の図は，上から加速度，速度，変位波形，左から NS 成分，EW 成分，UD 成分を示す． 
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図 4-17 続き 
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図 4－18 堀川(2007)による近地強震動記録を用いた波形インバージョンによるすべり量

分布と本研究による強震動生成域の場所の比較．コンターが堀川(2007)によるすべり量分布，

赤色の四角が本研究の強震動生成域を示す． 
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図 4－19 本震における地震モーメントと全アスペリティ面積との関係． 
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図 4－20 柏崎刈羽原子力発電所 1 号機基礎マットにおける本震記録の NS 成分（上図）と

EW 成分（中図）の加速度波形．下図は，パルス 3 のオービットを示す． 
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図 4－21 アスペリティ 3 から柏崎刈羽原発への S 波放射特性．左図：NS 成分，右図：

EW 成分．柏崎刈羽原発は，北から 75 度の方位にある． 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



82 

第 5 章 東南海地震と猿投高浜断層帯地震における強震動予測 
 

5.1 はじめに 

本章では，日本有数の産業集積地域である東海地方において，大きな揺れが襲うと考え

られる東南海地震と猿投高浜断層地震において，第 2 章で提案した経験的サイト特性の評

価手法および第 3 章・第 4 章で検証した断層運動のモデル化手法を用いた，高精度強震動

予測手法による強震動の予測を行った．東南海地震と猿投－高浜断層帯地震に対する被害

想定は，中央防災会議や地震調査研究推進本部，愛知県など行われている．それらによる

予測震度は，両地震とも震度 5 弱～7 であり，非常に大きな揺れが襲うと推定されている．

このような大きな揺れに対して構造物の倒壊などの被害を軽減するためには，対象地点に

おいての想定される揺れを予測することが重要である． 

ここでは，はじめに，愛知県内の地震観測点を対象として，位相特性を考慮した経験的

サイト特性を算出した．次に，震源特性に関して，東南海地震では中央防災会議で評価さ

れた震源モデル（中央防災会議，2003）を，猿投高浜断層地震では強震動予測レシピ（入

倉，2004）に沿って評価した震源モデルを使用した．これらから，震源断層から対象地点

までのグリーン関数となる小地震を作成し，波形合成法（Irikura，1986）により東南海地

震および猿投高浜断層帯地震の強震動を作成している． 

 

 5.2 東南海地震の概要 

静岡県の駿河湾から四国の太平洋沿岸には，南海トラフと呼ばれる陸のプレートとフィ

リピ海プレートの境界の存在が知られている．日本の太平洋側に広く分布する南海トラフ

では，地震の発生する場所により東海地震，東南海地震，南海地震に分けられ，そのうち

愛知県に大きな被害をもたらす地震は，紀伊半島南東部から渥美半島沖のプレート境界で

発生する東南海地震である．東南海地震は，過去の地震記録から周期的に繰り返し発生し

ていることが知られており，地震調査研究推進本部による長期評価によれば，過去の東南

海地震の平均発生間隔は 111．6 年，最新の発生した東南海地震は 1944 年 12 月 7 日であ

った．したがって，現在では，平均発生間隔の約半分を経過したことになり，次の発生の

危険性が迫っている（地震調査研究推進本部，2003）． 

図 5－1 に過去に発生した南海トラフの地震（東海地震，東南海地震，南海地震）の震度

分布を示す（地震調査研究推進本部，2003）．これらの地震による愛知県の震度は，渥美半

島，三河地方の南側の一部の地点で震度 7 が観測されている．大局的な震度は，愛知県の

南側では震度 5～6，北側では震度 4～5 であり，過去の 3 つの地震の震度分布の傾向は概

ね同じである．したがって，将来発生する東南海地震においても，愛知県の南側では，北

側より大きな地震動が襲う可能性が高く，特に一部の地点では，震度７の大きな強震動が

襲うと考えられる． 
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5.3 強震動予測の解析概要 

東南海地震の強震動を予測する手順を以下に示す． 

1）対象観測点において観測された個々の地震記録から，サイト特性を算出する． 

2）得られたサイト特性を複素数平面上で算術平均し，全地震に共通したサイト特性を抽

出する． 

3）一方で，東南海地震の震源特性を表す断層モデルを設定する．本研究では，中央防災

会議で推定されたモデル（地震調査研究推進本部，2003）を使用した．ただし，この

モデルでは，アスペリティの場所やメカニズムが細かく設定されているため，ここで

は，面積と地震モーメントが同じになるような正方形として設定しなおした． 

4）3）の断層モデルにおいて設定されたアスペリティをある大きさに分割し，その 1 つ

の小断層から発生する地震をグリーン関数となる小地震として，その小断層の地震モ

ーメントと面積および 2）で算出したサイト特性により小地震を作成する． 

5）アスペリティごとに 4）で作成した小地震を合成（Irikura，1986）し，アスペリティ

からの強震動を計算する．そして，各アスペリティ間の距離およびアスペリティと観

測点の距離を考慮した時間を考慮して，各アスペリティから計算された計算波形を足

し合わせたものが，東南海地震における強震動波形とする． 

 

5.4 海溝型の地震を用いた経験的サイト特性の評価 

5.4.1 経験的サイト特性の評価方法 

位相特性を考慮した経験的なサイト特性の評価手法は，2 章で示した手法と同様である． 

 はじめに，経験的サイト特性に用いるための，各余震の震源スペクトルを推定する．震

源スペクトルは，次式で表現される． 

)1(

1
)(

fc
f

fS


               (5-1) 

ここで， )( fS は震源スペクトル， fc はコーナー周波数を示す． 

コーナー周波数は，観測記録のフーリエスペクトル（ここでは，観測スペクトルと呼ぶ）

から目視で推定する．しかしながら観測スペクトルは， 

)()()()( fGfPfSfO          (5-2) 

で表されることから理解されるように，伝播経路特性 )( fP とサイト特性 )( fG の影響が含

まれているため，震源スペクトルのコーナー周波数を読み取る際に誤差が生じる．そこで，

ここではサイト特性の影響がほとんどないと考えられる基盤内に設置された観測点の記録

を用い，誤差を少なくする改善を図った．愛知県内の KIK-NET の AICH04（安城）の地

中観測点は，地下約 1000ｍに設置され，その層の S 波速度が 3300m/s であることから，サ

イト特性の影響は少ないと考えられる．ここでは，この地点の記録からコーナー周波数を

読み取った．伝播経路特性は，幾何減衰と内部減衰を考慮した次式により評価した．  
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)
)(

exp(
1

)(
VsfQs

fX

X
fP


      (5-3) 

ここで， X は震源距離，Vs は S 波速度， )( fQs は媒質の Q 値を示す．Q 値は，東海・東

南海沖における深さ 60km 以下の海溝型地震の強震動記録からスペクトルインバージョン

に基づき推定された次式（佐藤，2007）を用いた． 

)1(392)( 37.0 HzffQ     (5-4) 

)1(392)( HzfQ          (5-5) 

1Hz 以下では，1Hz での Q 値で一定と仮定する． 

コーナー周波数は，観測変位フラットレベルと
2 のレベルの交点を目視で読み取るが，

その際の変位フラットレベルは，F-net による地震モーメントから次式で計算した． 

    RMo /4 3     (5-6) 

は変位フラットレベルを示す． 

各地震の観測変位フラットレベルと，上式から計算される変位フラットレベルとは整合的

であることを確認している．各地震の諸元と地震モーメントおよびコーナー周波数を表 5

－1 にまとめた． 

位相特性を含めた経験的サイト特性を評価するためには，上記で計算した震源スペクト

ルと伝播経路特性を観測スペクトルから除し，個々の地震から得られたサイト特性を複素

数平面上で算術平均した． 

     
   fPifSi

fFi
fGi       (5-7) 

  N
i

N

i
fGfG )(

1
         (5-8) 

5.4.2  位相特性を考慮した経験的サイト特性 

経験的サイト特性の算出に用いた地震は，1)東南海地震の震源域付近で発生し，2)発生し

た震源深さが 20～60km，3)震源スペクトルがω-2則に当てはまるものを条件として，6 個

の地震を選定した．図 5－2 に東南海地震の震源域と経験的サイト特性に用いた地震と対象

とした観測点の位置を示す． 

図 5－3 に経験的サイト特性の振幅特性を，図 5－4 に時刻歴波形の一例を示す．振幅特

性の図には，本研究で算出したサイト特性（赤線）に加えて，野津・長尾（2005）による

スペクトルインバージョンにより推定したサイト特性（青線）を併記している．本研究で

算出したサイト特性は，野津・長尾（2005）のサイト特性と比較して，周波数帯域によっ

ては若干の差異がみられるものの，卓越周波数や大局的な振幅は調和的である． 

サイト特性の振幅特性および時刻歴波形は，地点ごとに特徴のあるものが算出されてい

る．例えば，AICH06 や AICH12 の振幅特性は，1.5～2.0Hz が顕著に卓越しており，時刻

歴波形に関しても，その周波数の特徴をもった波形が示されていることがわかる．一方で，
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AICH09 地点の振幅特性では，特別に卓越したピークがなく，同様に時刻歴波形において

も AICH06 や AICH12 とは形状が異なり，目に見えるパルスが表現されていないことがわ

かる．これらは，各地点において観測された地震に共通なサイト特性が表現された結果で

あり，その地点の特徴が表現されたものと考えられる． 

観測点によっては，算出に使用する地震が観測されていない地点が存在する．本研究で

使用しているサイト特性の評価法は，各地震から推定されたサイト特性を足し合わせるこ

とにより，インコヒーレント成分をキャンセルアウトさせ，地震ごとに共通するサイト特

性を強調させる方法である．したがって，地震数が少ないとその効果の意味がなくなる．

そこで，今回は使用する地震の数が 3 つ以上ある地点を使用した．また，使用した地震の

中には，規模が小さく低周波においてシグナルよりもノイズの影響が大きくなる地震がい

くつかある．そこで，本研究では，各地点の各地震のフーリエスペクトルを確認し，有効

である低周波成分までを使用することとした．その結果，AIC009，AIC014，AICH07，

AICH12，AICH21 では 0.5～10Hz，それ以外の観測点では 0.3～10Hz の範囲で解析する

こととした．各地点において使用した地震を表 5－2 に示す． 

今後，サイト特性の算出に使用可能な地震が発生した場合は，それに応じてサイト特性

の算出をしなおし，精度を向上させることが望ましい．  

 

5.5 東南海地震の震源モデル  

本研究では，想定東南海地震の震源モデルとして中央防災会議で評価されたもの（中央

防災会議，2003）を使用した．中央防災会議おける東南海地震の震源モデルは，4 つのア

スペリティで構成されている．１つのアスペリティはいくつかの小断層で構成されている．

そして，小断層ごとに震源メカニズムや深さが設定されており，非常に複雑なモデルが構

築されている．ここでは計算を簡便にするため，各アスペリティの面積，地震モーメント，

応力降下量が同じになるように正方形に設定しなおした．図 5－2 に本研究で用いた震源モ

デルの図を，表 5－3 に各アスペリティの諸元を示す．図中の☆印は破壊開始点を示してお

り，破壊はアスペリティ１～アスペリティ４に向かって進行すると仮定した． 

東南海地震の強震動の波形を計算する際，背景領域は考慮しないこととした．それは，

第 3，4 章で検証したように，断層面のすべり量の大きい場所から強震動が生成されると考

えられ，背景領域による強震動の影響は少ないと考えられるからである．東南海地震の全

体の強震動波形は，各アスペリティで計算された波形を，アスペリティ間の距離と各アス

ペリティと観測点の距離から計算される遅延時間を考慮して足し合わせるマルチハイポセ

ンターモデルを採用した．  

 波形合成に必要なグリーン関数は，作成する小地震（今回は，各アスペリティで，ある

小断層に分割したうちの一つの小断層）に相当する震源特性をω-2則として仮定し，伝播経

路特性および前章で作成した位相特性を考慮したサイト特性を周波数領域で掛け算し，フ

ーリエ逆変換により作成した．中央防災会議の震源モデルは，各小断層で応力降下量が一
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定であるため，地震モーメントと断層面積により震源パラメータが確定する．伝播経路特

性の Q 値は式（5-4）を採用した．以上の工程を経てグリーン関数を作成し波形合成を行っ

た．ここで，考慮する周波数範囲は，サイト特性において評価したように，観測点により

0.3～10Hz または 0.5～10Hz の範囲とした． 

  

5.6 東南海地震における強震動予測波形 

図 5－5 に各地点で計算された合成波形の加速度波形と速度波形を示す．AIC016，

AICH06，AICH09，AICH21 では，最大加速度が 1500gal，最大速度が 100cm/s を超える

非常に大きな地震動が算定されている．この値は，川瀬（2001）や（松島・川瀬，2000）

で推定されている，兵庫県南部地震において被害集中域の推定地動レベルである 90～

100cm/sec を越えており，非常に大きな地震動になることが推測される．一方で，想定断層

から遠い AICH07 では，最大加速度が約 260gal，最大速度が約 9cm/s と算定されており，

地点により評価された地震動の大きさが異なり，観測点において特徴をもった強震動が算

出されている． 

各地点の波形形状は，多くの観測点で 2 つの包絡形状を持っている．２つの包絡形状の

うち早く到達する１つ目の包絡形状の波形は，破壊開始点である潮岬沖から愛知県の南側

までに設定されている ASP1～ASP3 までの影響である． 2 つ目の包絡形状は，渥美半島沖

に推定されている ASP4 の影響である．AICH21 地点では，ASP1～3 までの地震動が到達

してから 20 秒程度後に ASP4 からの地震動が到達している．一方で，ASP4 に近い地点の

AICH09，および ASP4 に最も遠い濃尾の地点の観測点の AICH10，AICH13 では，概ね 1

つの包絡形状で構成されている．このように，各アスペリティの位置と観測点の位置によ

り，各アスペリティから発生した地震動が到達する時間が異なることにより，個々の地点

に特徴を持った地震動が計算されていることがわかる． 

図 5－6 には， 1944 年に発生した東南海地震における建物被害率から推定された震度分

布（飯田，1976）と，本研究で計算した合成波形の計測震度を示す．震源断層に近い AIC014，

AIC016，AICH06，AICH09，AICH12，AICH21 では震度 7，多くの地点で震度 6 弱以上

と非常に大きな震度が算出され，東南海地震の発生時には，非常に大きな強震動が襲うと

考えられる．しかしながら，飯田(1976)の震度分布と本研究の震度分布を比較すると，本研

究の震度は，全体的に過大評価となっている．これは，中央防災会議における震源モデル

は安政の東海地震を基としたモデルであり，1944 年の東南海地震とは異なるからと考えら

れる． 

 

5.7 議論 

ここでは，大きな地震動が評価されている観測点について考察する．大きな地震動が算

出されている AIC014，AIC016，AICH06，AICH09，AICH12，AICH21 は，いずれも震

源域から距離が近い．しかしながら，AIC017 に関しては震源距離が近くても最大加速度は
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1500gal に達しなかった．特にこの地点の震度は，震度 6 強であり一ランク小さい．ここで，

AIC014，AIC016，AIC017，AICH06，AICH09，AICH12，AICH21 におけるアスペリ

ティ 3 からの最短断層距離を比較すると，AIC017 は他地点よりも震源距離は短い．したが

って，断層からの距離のみが強震動の大きさを支配しているわけではないことがわかる．

一方で，各地点のサイト特性の大きさを比較すると，AIC017 は他の地点よりも顕著に小さ

いことがわかる．このように，個々の地点におけるサイト特性の評価は強震動の大きさに

影響されるため，サイト特性の大きさは地震動の大きさに重要な要素となる． 

また，中央防災会議(2003)では，S 波速度が 700m/s である工学基盤上における地震波形

を計算している．そこで，AICH04 における工学基盤上での計算波形に，防災科学技術研

究所によるボーリングデータから理論サイト特性を考慮して地表の地震波形を計算し，本

研究で評価した合成波形を比較した．その比較を図 5－7 に示す．両者の地震波形は，S 波

部分の包絡形状や振幅などよく整合している．しかしながら，両者で異なっている部分は，

S 波が到達した後の部分である．中央防災会議の計算波形では，S 波到達後すぐに減衰して

いることがわかる．しかしながら，実際の S 波到達以後は，伝播経路による散乱波や地盤

構造の境界付近で発生する反射や屈折などの影響により振幅は小さいながらも震動は続く

と考えられる．その点で，本研究の地震波形は，その後続波も考慮されていることがわか

る．これは，経験的なサイト特性を考慮したことにより，伝播経路特性やサイト特性によ

る実際に発生された震動が表現できているためと考えられる．したがって，より高精度な

強震動波形が計算できていると考えられる． 

 

5.8 猿投高浜断層帯の地震の概要 

 ここからは，猿投高浜断層地震について行った強震動予測について述べる．猿投高浜断

層帯は，屏風山・恵那山断層帯および猿投山断層帯の区分のひとつであり，猿投高浜断層

帯の諸特性は，地震調査研究推進本部により評価されている（地震調査研究推進本部，2000）．

その評価結果を表 5－4 に，断層帯の図 5－8 を示す．本断層帯は，愛知県の中央部を縦断

しており，この断層帯により地震が発生した場合，名古屋市や豊田市に大きな被害が発生

すると考えられる．そして，最新活動は約 1 万 4 千年前頃，平均活動間隔は 4 万年程度で

あり統計的な計算でいえば地震発生確率はほぼ 0％であるが，平均活動間隔の信頼度は低く，

地震発生の危険性がほとんどないとは言い切れない．したがって，この地震の強震動評価

は必要不可欠である．本震の強震動予測は，東南海地震の強震動予測で行った手法と同じ

である．ただし，震源モデルについては，中央防災会議で推定されたモデルではなく，強

震動予測レシピ（入倉，2004）に従い設定した． 
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5.9 内陸型の地震を用いた経験的サイト特性の評価 

本震の強震動予測を行う対象観測点は，愛知県内の K-NET と KIK-NET 観測点とした．

経験的サイト特性を評価する際，使用する地震は東南海地震とは変え，愛知県内で発生し

た震源深さが 20km である内陸地震の余震を用いることとした．この理由として，猿投高

浜断層帯の地震は，観測点に非常に近いところで発生すること，海溝型と発生メカニズム

が異なる内陸型の地震であることなど，東南海地震の特徴と異なることが考えられるため

である．ここで使用した余震と観測点の諸元を図 5－9 と表 5―5 に示す．また，伝播経路

特性の媒質の Q 値も東南海地震とは変えており，佐藤他（2007）による内陸型地震の全国

平均の値を用いた． 

)1(40)( 0.1 HzffQ      (5-9) 

)1(40)( HzfQ          (5-10) 

表 5－6 にはサイト特性の評価に使用した地震表を示す．図 5－10 に評価した振幅特性，

図 5－11 に時刻歴のサイト特性を示す． 

 

5.10 猿投高浜断層帯地震の強震動予測波形 

5.10.1 震源モデルの構築 

猿投高浜断層帯の震源モデルは，地震調査研究推進本部による長期評価で推定されてい

る震源断層の位置，震源メカニズム，断層の長さと幅から，入倉（2004）による強震動予

測レシピに基づいて構築した．強震動予測レシピは，震源断層の全破壊域の面積と地震モ

ーメントの関係に基づいた巨視的パラメータおよび，震源断層内のアスペリティの総面積

を地震モーメントの関数として与え，断層内のアスペリティ分布を与える微視的パラメー

タにより震源モデルを構築する方法を示したものである．このレシピにより構築される震

源モデルの有効性は，いくつかの地震で示されており，本研究でも第 3，4 章で示している．

しかしながら，このレシピでは，アスペリティの位置や数については言及されておらず，

その与え方は任意である．そこで，本研究では，被害が危惧される豊田市への影響が大き

くなるような震源モデルを作成することとした．そのために，北側のセグメントを 2 つの

セグメント分け，分割されたセグメントの南側のアスペリティを大きくし，破壊の進行方

向が豊田市へ向かうように設定した．本研究で設定した猿投高浜断層帯のアスペリティの

数は 3 つとし，この断層帯の破壊開始は，一番大きなアスペリティからとした．図 5－9 に

構築した震源モデルを，表 5－6 に震源モデルの諸元を示す． 

5.10.2 合成波形結果 

強震動予測のために用いた波形合成法（Irikura，1986）に必要な，震源断層から対象地

点までのグリーン関数となる小地震には，サイト特性のほかに震源特性と伝播経路特性が

必要である．ここでは，小アスペリティの大きさが一番大きいアスペリティ１うち，長さ

方向を 5 個，幅方向を 5 個に分割するモデルを考え，その小断層に対応する地震モーメン

トおよび小断層の面積から計算されるコーナー周波数により，震源特性を評価した．この
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際震源特性はω-2則に従うとした．アスペリティ 2 とアスペリティ 3 に対応する震源モデル

は，アスペリティ１で評価した震源モデルと同様としている．その結果，アスペリティ 2

の分割数は，長さ，幅とも 3 個，アスペリティ 3 の分割数は 4 個となった．ここで計算し

た震源特性と 5.9 で評価したサイト特性を考慮した小地震を作成し，波形合成法により強震

動の波形の計算を行った． 

図 5－10 に算出された合成波形を示す．震源断層に近い AIC004，AICH04，AICH05 な

どでは，最大加速度 1500gal を超えた非常に大きな地震動が算出されている．最大速度は，

100cm/s 程度が算出されている．この値は，東南海地震において断層に近い地点において算

出された強震動と同程度の大きさであり，また，最大速度に関しては，（川瀬，2000）で推

定している兵庫県南部地震の被害集中域と同程度の大きさであった． 

ここで計算された強震動の波形形状は，どの地点も 1 つの包絡形状をしており，大きな

震動を与える時間は，東南海地震よりも短く 10～15 秒程度であった．また，地点ごとの特

徴では，AIC012 地点の速度波形は，周期 1 秒程度のパルス波が明瞭に見えている．また

AICH04 でも同様なパルス波がみられ，各地点に特徴のある強震動が算出されている． 

図 5-11 には，本研究で評価した地震動波形から計算した計測震度（数値）を，中央防災

会議で算出されている震度分布（色による表記）に併記した．本研究の震源モデルと中央

防災会議の震源モデルでは，評価する方法が異なりアスペリティの位置や大きさが若干異

なるので，厳密な評価とはいえないが，どちらの評価も断層に沿った地点では震度が大き

く，豊橋がある東三河や奥三河では震度 4 から 5 であり，調和的である． 

 

5.11 議論 

猿投高浜断層帯では観測された記録がないため，合成波形の妥当性の評価として，マグ

ニチュードと断層最短距離との関係で評価される距離減衰式との比較を行った．距離減衰

式には，司・翠川（1999）を用いた．その結果を図 5－12 に示す．合成波形の最大加速度

は，距離減衰式とおおむね整合的である．しかしながら，10km 以内の最大加速度は，ほと

んどの地点で過大評価となっている．この原因としては，本手法は，線形領域における強

震動予測である．しかしながら，実際には観測点近傍のごく浅い地盤の非線形による影響

を受ける．したがって，本手法における強震動予測波形に関して過大評価になっている可

能性がある．これは，この手法の適用限界であり，今後は地盤の非線形効果を導入した評

価が必要と考える．  

 ここでは，東南海地震と猿投高浜断層帯の地震とを比較し考察する． 

 東南海地震と猿投高浜断層帯の地震波形では，S 波部分の継続時間が大きく異なることが

わかる．猿投高浜断層帯地震は，S 波部分の継続時間が短く 15 秒程度で振幅が減少する傾

向にあるのに対し，東南海地震は，30 秒以上揺れが続いている．この傾向は，過去の発生

した地震と整合的であり，例えば，海溝型地震の 2003 年十勝沖地震では，地点によっては

50 秒の継続時間が続いたのに対し（畑山，2006），内陸型地震である能登半島地震や中越
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沖地震では 10秒程度で揺れが収まる傾向にある．この原因は，東南海地震や十勝沖地震は，

内陸型の地震より地震規模が非常に大きいため，震源断層面積が大きく破壊過程に時間が

かかることから長周期成分が卓越すること，海溝型地震は海側で発生するため，内陸型の

地震よりも震源距離が大きくなり，波の散乱の影響で波の到達に時間差が起きることが考

えられる．したがって，本解析で得られた東南海地震と猿投高浜断層帯の地震の継続時間

の違いは，過去の観測事実と調和的な結果である． 

  

5.12 まとめ 

本章では，第 2 章で提案した位相特性を考慮した経験的サイト特性の評価手法を用いて，

今回強震動予測を対象とした愛知県内の K-NET，KIK-NET 観測点における経験的サイト

特性を算出した．また，第 3，4 章で有効性を示した特性化震源モデルを用いて，東南海地

震と猿投高浜断層帯における地震の強震動評価を行った． 

1）中央防災会議(2003)において想定されている東南海地震の震源域に近い 6 個の地震を

用いて，経験的サイト特性を算出した結果，各地点に特徴的なサイト特性が評価され

た．特に，1～2Hz 付近でサイト特性が卓越している地点では，サイト特性の時刻歴

波形でもパルスが顕著に表現されており，地盤構造に応じたサイト特性が算出された． 

2）1）で算出したサイト特性を用いて，震源断層から対象地点までのグリーン関数とな

る小地震を作成し，中央防災会議で想定された震源モデルによって波形合成した結果，

観測地点とアスペリティの位置により波形形状は異なる波形が計算された．これは，

アスペリティの位置と観測点の位置との関係による結果であり，対象地点における特

徴的な波形を計算されていることを示している． 

3）猿投高浜断層帯の地震では，入倉（2004）の強震動予測レシピにより震源モデルを構

築した．強震動波形は，各地点で波形形状の異なるものが計算されており，東南海地

震同様，アスペリティの位置と観測点の位置との関係により，対象地点における特徴

的な波形を計算された． 

6）司・翠川（1999）の距離減衰式と合成波形の最大加速度を比較した結果，断層最短距

離が遠い地点は距離減衰式と整合的であったが，近いところは過大評価となった．原

因のひとつとして，この計算方法には，非線形効果が考慮されていないため，過大評

価されている可能性が指摘できる．したがって，今後，非線形効果を考慮した計算を

実施する必要がある． 
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表 5－1 経験的サイト特性の評価に使用した地震の諸元と地震モーメントおよびコーナー

周波数 

Lavel Origin time Latitude(deg) Longitude(deg) Depth(km) 

EQ1 01/11/17 05:34 34.5908 137.0000 35.3 

EQ2 03/01/19 04:50 33.8760 137.2410 44.6 

EQ3 03/01/23 21:42 33.9040 137.2710 34.5 

EQ4 03/10/28 13:31 34.4050 136.7970 33.3 

EQ5 03/12/18 03:02 34.2220 136.4070 36.6 

EQ6 04/01/06 14:50 34.2160 136.7140 37.5 

 

 

Lavel Origin time コーナー周波数 地震モーメント 

EQ1 01/11/17 05:34 4.00 2.89e+14 

EQ2 03/01/19 04:50 0.50 1.34e+17 

EQ3 03/01/23 21:42 1.50 4.43e+15 

EQ4 03/10/28 13:31 4.00 5.27e+14 

EQ5 03/12/18 03:02 5.00 3.94e+14 

EQ6 04/01/06 14:50 1.00 6.74e+16 
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表 5－2 経験的サイト特性に使用した地震の一覧 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

観測点 周波数範囲 EQ1 EQ2 EQ3 EQ4 EQ5 EQ6 

AIC004 0.3～10Hz ○   ○  ○ 

AIC009 0.5～10Hz ○   ○  ○ 

AIC014 0.5～10Hz ○   ○  ○ 

AIC016 0.3～10Hz ○ ○ ○ ○ ○ ○ 

AIC017 0.3～10Hz  ○ ○   ○ 

AICH04 0.3～10Hz ○ ○ ○ ○ ○ ○ 

AICH05 0.3～10Hz ○ ○ ○  ○ ○ 

AICH06 0.3～10Hz ○  ○   ○ 

AICH07 0.3～10Hz ○   ○  ○ 

AICH09 0.3～10Hz ○ ○ ○ ○  ○ 

AICH10 0.3～10Hz ○   ○  ○ 

AICH12 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○ ○ ○ 

AICH13 0.3～10Hz  ○  ○  ○ 

AICH21 0.5～10Hz    ○ ○ ○ 
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表 5－3 東南海地震の震源モデルの主なパラメータ 

S 波速度(km/s) 3.8 

密度（g/cm3） 2.8 

破壊伝播速度(km/s) 2.7 

ライズタイム(sec) 5.6 

 

 アスペリティ 1 アスペリティ 2 アスペリティ 3 アスペリティ4

面積 1308 km2 1107 1107 402 

地震モーメント 4.26E+20Nm 3.31 E+20 Nm 3.31 E+20 Nm 7.27 E+20 Nm

応力降下量 22MPa 22 MPa 22 MPa 22 MPa 
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表 5－4 地震調査委員会による諸特性の評価（信頼度は相対的な信頼度を表している） 

断層帯の位置

および形状 

北東端 （緯度，経度）：（35.25，137.20） 

屈曲点 （緯度，経度）：（35.00，136.97） 

南東端 （緯度，経度）：（34.87，137.05） 

長さ  約 51km 

一般走向   N40°E （北東端―屈曲点） 

       N25°W （屈曲点―南東端） 

傾斜     約 50-80°（地表付近） 

幅      不明 

西側隆起の逆断層 

◎ 

◎ 

◎ 

◎ 

◎ 

◎ 

○ 

 

◎ 

断層帯の過去

の活動 

平均的なずれの速度   0.1m/千年程度（上下成分） 

最新の活動       約 1 万 4 千年前頃 

平均活動間隔      4 万年程度 

△ 

◎ 

△ 

断層帯の将来

の活動 

活動区間        断層帯全体で 1 区間 

地震の規模       マグニチュード 7.7 程度 

○ 

○ 
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表 5―5 経験的サイト特性に使用した余震の諸元 

Origin time Latitude(deg) Longitude(deg) Depth(km) 

99/09/24 14:33 34.7138 137.1328 12.5 

01/09/27 18:14 34.8643 137.1285 15.8 

01/12/25 20:10 34.7087 137.1397 12.3 

03/07/09 02:14 34.9100 136.8460 17.5 

03/11/11 07:54 34.8360 137.0370 11.0 

06/12/19 18:33 35.2620 137.2600 14.9 

 

Origin time コーナー周波数 地震モーメント 

99/09/24 14:33 2.00 3.47e+14 

01/09/27 18:14 2.00 2.25e+15 

01/12/25 20:10 3.50 1.38e+14 

03/07/09 02:14 4.00 1.00e+15 

03/11/11 07:54 5.00 1.84e+14 

06/12/19 18:33 3.50 1.66e+15 
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表 5－6 経験的サイト特性に使用した地震 

観測点 周波数範囲 EQ1 EQ2 EQ3 EQ4 EQ5 EQ6 

AIC004 0.5～10Hz  ○  ○ ○ ○ 

AIC009 0.5～10Hz  ○  ○  ○ 

AIC010 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○ ○ ○ 

AIC011 0.5～10Hz  ○  ○  ○ 

AIC012 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○ ○ ○ 

AIC014 0.5～10Hz ○  ○ ○ ○ ○ 

AIC015 0.5～10Hz  ○  ○  ○ 

AIC017 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○  ○ 

AIC018 0.5～10Hz   ○    

AICH04 0.5～10Hz  ○ ○ ○ ○ ○ 

AICH05 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○  ○ 

AICH06 0.5～10Hz ○ ○  ○ ○  

AICH09 0.5～10Hz ○  ○ ○ ○  

AICH10 0.5～10Hz  ○  ○ ○  

AICH12 0.5～10Hz ○ ○ ○ ○ ○  

AICH13 0.5～10Hz    ○ ○ ○ 

AICH18 0.5～10Hz    ○ ○ ○ 
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表 5－7 東南海地震の震源モデルの主なパラメータ 

S 波速度(km/s) 3.4 

密度（g/cm3） 2.7 

破壊伝播速度(km/s) 2.4 

ライズタイム(sec) 0.6 

 

表 5－8 東南海地震の震源モデルの微視的パラメータ 

  
北東端-屈曲

点 

屈曲点-南東

端 

走向 218 153 

傾斜角 60 

上端(km) 3 

下端(km) 20 

深さ(km) 17 

幅(km) 19.6 

長さ(km) 35 16 

断層面積(km2) 687 314 

総断層面積(km2) 1001 

地震モーメント(dyne・cm) 5.58E+26 

地震規模 - 

S 波速度(km/s) 3.4 

破壊伝播速度(km/s) 2.4 

 平均すべり量 - 

平均応力降下量(MPa) 1.87 

加速度震源スペクトルレベル(dyne・cm/s2) 2.02E+26 

アスペリティの面積(km2) 
156.516 

107.41 49.10 

平均応力降下量(MPa) 12.0 12.0 

地震モーメント(dyne・cm) 5.47E+25 1.69E+25 

加速度震源スペクトルレベル(dyne・cm/s2) 9.34E+25 6.32E+25 

面積(km2) 78.1   

平均応力降下量(MPa) 12.0   

地震モーメント(dyne・cm) 3.40E+25   

加速度震源スペクトルレベル(dyne・cm/s2) 7.97E+25   

  5   
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面積(km2) 29.3   

平均応力降下量(MPa) 12.0   

地震モーメント(dyne・cm) 7.80E+24   

加速度震源スペクトルレベル(dyne・cm/s2) 4.88E+25   

  3   

面積(km2)   49.1 

平均応力降下量(MPa)   12.0 

地震モーメント(dyne・cm)   1.69E+25 

加速度震源スペクトルレベル(dyne・cm/s2)   6.32E+25 

    4 

地震モーメント 4.86E+26 

面積(km2) 845 

面積(km2) 3.000 

平均応力降下量(MPa) 12.00 

地震モーメント(Nm) 2.56E+16 

コーナー周波数 1.3 
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図 5－1 過去に発生した南海トラフの地震における東海地方の震度分布．(a)1701 年宝永

地震，(b)1854 年安政の東海地震，(c)昭和東南海地震の震度分布 
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図 5－2 東南海地震の震源域と経験的サイト特性に使用した地震の震央位置と対象とした

K-NET と KIK-NET 観測点の位置． 
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図 5－3 経験的サイト特性の振幅特性．赤線は本研究によるサイト特性を示す．青線は，

野津・長尾によるスペクトルインバージョンから推定されたサイト特性を示す． 
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図 5－4 経験的サイト特性の時刻歴波形の一例 
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図 5－4 経験的サイト特性の時刻歴波形のつづき 
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図 5―5 本研究における東南海地震の計算波形 
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図 5―5 本研究における東南海地震の計算波形つづき 
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図 5―5 本研究における東南海地震の計算波形のつづき 
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図 5－6 飯田（1973）における 1944 年東南海地震の建物倒壊率から推定した震度分布（色

つき）と本研究で評価した強震動波形から推定した計測震度（数値） 
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図 5－7 中央防災会議により評価された地震動波形と本研究による予測波形 
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名古屋市
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豊田市

 

図 5－8 猿投高浜断層帯の地表トレース（中央防災会議，2006） 
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図 5－9 猿投高浜断層帯の震源モデルと観測地点 
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図 5―10 猿投高浜断層帯付近で発生した地震を用いた経験的サイト特性．赤線は本研究で

評価したサイト特性，青線は，野津・長尾（2005）のサイト特性を示す． 
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図 5－11 猿投高浜断層帯付近で発生した地震を用いた時刻歴サイト特性 
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図 5－11 猿投高浜断層帯付近で発生した地震を用いた時刻歴サイト特性のつづき 
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図 5－12 猿投高浜断層帯による合成波形 
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図 5－12 猿投高浜断層帯による合成波形のつづき 
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図 5－13 中央防災会議で評価されている震度分布（背景の色の分布）と本研究の震度（数

値） 
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中越沖地震の距離減衰式

Distance

A
c
c
. A

m
p

司・翠川
合成波形

1 10 100 1000
100

101

102

103

 
図 5－14 合成波形の最大加速度と距離減衰式（司・翠川，1999） 
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第 6 章 結論 
 

将来発生する大地震のための被害軽減には，地震が発生したときに対象地点がどのよう

に揺れるかを評価する必要があることから，本研究では，高精度な強震動を評価するため

の手法を提案した．この章では，各検討項目の結果を取りまとめると共に全体を通しての

結論を述べる． 

 

第 2 章では，位相特性を考慮した経験的サイト特性の評価手法を提案した．地点ごとの

特徴を示すサイト特性は，高精度な強震動を予測するために重要な要素である．本研究で

は，観測記録を用いた経験的なサイト特性を評価した．さらに，振幅特性のみの評価では

なく，位相特性を含めたサイト特性を評価することにより，高精度なサイト特性の評価を

行った．この章で明らかになったことを以下にまとめる． 

１） 観測されたサイト特性は，共通するものと共通しないものを含んでいることから，

本研究では，共通するものを抽出することで，経験的なサイト特性を算出した．共通

するものを抽出するためには，各観測記録から得られるサイト特性を幾何平均すると，

共通する位相特性を抽出できず，複素平面上で算術平均しなければならないことを明

らかにした．  

２） この手法を 2003 年十勝沖地震が観測された地点において適用したところ，各地点

で，振幅，パルスの形状，継続時間の異なるそれぞれ特徴を持ったサイト特性が算出

され，その有効性を確認した． 

３） ２）で得られたサイト特性を含んだグリーン関数を作成し，2003 年十勝沖地震の

震源モデルにより波形合成し，強震動予測を行った結果，計算波形は，観測波形と同

様な振幅，パルスが評価されており，観測波を再現されていることを示した． 

４） ここで提案した手法によるサイト特性は，観測された地震に共通なものであり，

インコヒーレント成分であるノイズはキャンセルアウトされている．したがって，通

常の地震よりも過小評価になることを示した．ここでは，振幅特性をパワースペクト

ルで評価することで，過小評価の改善を図った． 

 

第 3 章では，能登半島地震により，震源の断層破壊過程の評価手法とその有効性につい

て検証した．既往の研究では，すべり量の大きな場所（アスペリティ）と強震動が生成さ

れる場所（強震動生成域）が近似することが知られていることから，能登半島地震におけ

るその関係の適用性を検証した． 

1） 経験的グリーン関数は，１．本震のアスペリティと余震の震源位置が近いこと，２．

本震と余震の放射特性が近似していることが余震の採用として条件である．ここで

は，その条件に合う余震を評価・検証し，地点ごとに余震を選定することにより，

高精度な計算波形の評価を試みた．その結果，計算波形は，観測波形の振幅，パル
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スなどと整合したことを示した． 

2） 断層破壊が進行する方法に当たる観測地点(ISK003)には，２つの顕著なパルスが見

られた．このことから，２つのアスペリティを設定し解析を実施した．その結果，

能登半島地震は，2 つのアスペリティモデルで表現でき，一つは震源付近，もう

ひとつは，震源の東側と推定された．しかしながら，２つめのアスペリティは規

模が小さく，震源付近のアスペリティが本震の強震動を支配している． 

3） 能登半島地震の地震モーメントと全アスペリティ面積の関係は，過去の地震のスケ

ーリングとはずれ，全アスペリティ面積は小さかった．これは，アスペリティの

平均応力降下量が大きいことを示している．しかしながら，広域の速度記録と経

験的な距離減衰式を比較すると，断層距離が短い地点は過大評価となっている．

これは，震源の応力降下量が大きかったと考えられる．したがって，本研究で評

価した震源モデルと観測記録とは整合しており，震源モデルは妥当的であると判

断できる． 

 

第 4 章では，2007 新潟県中越沖地震における断層運動のモデル化手法の検証を行った．

この地震では，広域の最大加速度が，経験的距離減衰式による最大加速度と調和的であっ

たことから，本震の規模は平均的なものであると考えられた．しかしながら，震源近傍の

観測点では，距離減衰式による最大加速度よりも大きく評価された．また観測記録には明

瞭なパルス波が観測されており，観測記録の特徴に注目された．そこで，本研究では，経

験的グリーン関数法によりその震源モデルの構築を試みるとともに，既往の研究によるす

べり量分布と強震動生成域の場所の比較し，断層運動のモデル化手法の検証を行った． 

（1） 震源近傍で観測された地震動に見られるいくつかのパルス波の時間差からパルスの

放出源となるアスペリティの位置を推定した．その結果．アスペリティ 2 は，アス

ペリティ 1 より南西側で浅い地点，アスペリティ 3 はアスペリティ 2 より南東側で

深く，陸側に近い地点と推定された． 

（2） 経験的グリーン関数法は，本震のアスペリティに近い余震を用いることが望ましい．

本研究では，柏崎刈羽原子力発電所内で観測された１号機と５号機の記録の振幅の

関係から，適切な余震を選定した.その結果，計算波形は，観測波形の振幅，パルス

などと整合したことを示した． 

（3） 推定された 3 つのアスペリティモデルから計算されたシミュレーション波形は，観

測波とよく一致しており，推定したモデルが妥当性を確認した．各アスペリティの

面積は約 5×5km2で，応力降下量は，20～24MPa と推定された．  

（4） 既往の研究によるすべり量分布によるすべり量の大きな場所と強震動生成域の場所

を比較した結果，その場所は調和的であった．このことから，本震は，すべり量の

大きな場所から強震動が生成されたことを意味している． 

（4） アスペリティ 3 から柏崎刈羽原子力発電所への S 波放射特性を計算し，アスペリテ
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ィ 3 の位置の妥当性の検証を行った．その結果，S 波放射特性による NS と EW 成

分のセンスは，観測記録のセンスと調和的であった．このことから，アスペリティ

3 の位置は妥当である判断できる． 

 

第 5 章では，第２章から４章までに示した，高精度な伝播経路特性とサイト特性および

震源特性の推定方法を用いて，産業が集積している東海地方に発生が危惧されている，東

南海地震と猿投高浜断層帯地震における強震動予測を行った． 

（1） 対象とした愛知県内の K-NET および KIK-NET 観測地点において，位相特性を含

めた経験的サイト特性を評価した結果，各地点において振幅やパルスなどの特徴を

もったサイト特性を算出した． 

（2） 東南海地震の強震動予測に用いた震源モデルには，中央防災会議で推測されたモデ

ルを採用した．その結果，震源域に近い 5 つの観測で震度 7 が予測され，大きな地

震動が襲うと予測された．ただし，本手法では，地盤の非線形応答を考慮していな

いことから，実記録より過大評価となっている可能性があり，今後は，非線形特性

を考慮した予測が必要である． 

（3） 猿投高浜断層帯地震による強震動予測に用いた震源モデルは，強震動予測レシピに

従って作成した．経験的な距離減衰式の最大加速度と比較したところ，比較的断層

最短距離が長い地点は調和的であるが，近い地点は過大評価されていることがわか

った．この原因としては，地盤の非線形の評価を取り入れていないためであると考

えられる．非線形性に関しては，ここで開発した手法の適用限界であるため，今後

非線形性を取り入れた手法の開発も必要である． 

  

以上，本研究では，高精度な強震動評価手法の開発を目的として，経験的サイト特性の

評価手法の提案および震源特性のモデル化の有効性の検証を行った．そして，東南海地震

と猿投高浜断層帯地震において強震動予測を行った．本研究で示したように，いくつかの

小地震の記録が存在すれば，その地点におけるサイト特性を評価することができ，実際に

想定される地震動を評価することが可能である．したがって，多くの地点で観測が行われ，

地震観測記録のデータ蓄積が進むことにより，地震被害の軽減に繋がることが期待される． 
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