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津波の規模と津波発生に関係するパラメーターについて*
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to Occurrence of Tsunami 

Hideo Watanabe 

(Seismological Divisio叫 f.M.A.)

Tsunami magnitudes are divided into three groups by the definition and parameters 

used. The first group is defiried by the maximum wave height and the damage of 

tsunami， the second group by the initial motion of tsunami source and the third group 

by the initial amplitude or maximum amplitude of tsunami and epicentral distance or 

travel clistance of tsunami. Presently， none of these magnitudes is yet authorized as 
a final formation. However， Imamura.lida magnitude scale is practically applicable 
in the tsunami warning service. 

Earthquake magnitude， the focal depth， earthquake mechanism and tsunami source 
ιare treated as parameters related to the occurrence of tsunami. 

Relation between tsunami magnitude 電電 m" and earthquake magnitude tt M"is 

denoted as m=3. 50 M -25.25. From deviauon ftom this equation， however， local 
di任erenceis found， especially magnitude of tsunamis which occur in the northern part 

of the Japan Sea and the Okhot'sk Sea is larger than the value obtained from above 

equation. The same tendericy is found also 0百 thesouthern part of Kurile Islarids， 
Fukushima-ken， Iba、ragi-kenand Hiyuga-nada. 一.¥

Tsunamis are unlikely to occur associated with earthquakes of deeper origin than 

eighty kilhmeters， and tsunamis of great magnitude scale do not occur at deeper 
origin than fifty kilomet.ers. 
In general， earthquakes of the dip-slip type produce larger tsunamis than ，those 

of other types， strike-slip and ambiguous types. On the other hand， there is no 
distinct difference between tsunami magnitude by reverse fault and normal fault. 

There at'e some contradictions in the Kanamori's theory (1972) thatvisco-elastic 

earthquakes produce 'greater tsunami than elastic earthquakes. 

1. まえカ1き
波の規模を決定するための関数は震源の深さや M のほ

かにさらにいくつかが存在する.この意味で津波の量的

精度由上のために，これらのいわゆるパラメーターを量

的に明確にしておく必要がある.

ここでは最初に津波の規模についての研究の現状を分

析し，現在考えられている津波発生に関するパラメータ

ーについて，いくつか調査したことを報告する.この中

でi実際の津波予報技術に適用する場合の問題点につい

ても言及してみたい.
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一般に津波予報の原理は，津波発生に関係するパラメ

ーターから津波の規模を推定することである.現在気象

庁で、行われている津波予報では震央の位置が判明後，、震

源の深さを考慮し，地震のマグニチュード M だけの関

数として津波の規模を決定している.しかしながら，津
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2 験震時報第 38巻第 1号

2. 津波の規模

津波の規模の総合報告として飯田(1972a)のものが

ある.この報告に引用されていない論文もいくつか存在

するので，これらも含め筆者の考えた分類でこれらの論

文をまとめてみる.

すでに発表された論文から津波の規模の定義を大別す

ると， 3つのグループに分けられる.第1グループは沿

岸で記録される津波の最大の高さおよび災害程度を関数

とするもの，第2のグループは津波の波源における初動

を関数とするもので，さらに第3のグループは津波の初

動振幅または最大振幅，および震央距離または津波の伝

ば距離の2つの関数とするものである.

第 1のグループには今村(1942，1949)，飯田(1958)，

Sieberg (1932)， Ambraseys (1962， 1965)，勝又(1966)，

およびIi<;la・Cox・Pararas-Carayannis(1967)のもの

がある.このほかに，これと同じグループに属するが，

最大波高の平均値を用いる Soloviev(1970)のものがあ

る.これらのうち，基準となるものは今村ー飯田の規模

スケールと称するもので，今村が定義した Oから 4まで

の 5階級に，飯田が -1を加え6階級で，一般によく用

いられている.次に， Siebergのものは Ambraseysに

より改正され， Modified. Sieberg Seismic Sea-wave 

Intensity Scaleと称し， iから viの6階級の主として災

害程度により分類したもので，地震の震度階級に似てい

る.また，勝又のものは3ないし 4階級に分類し，彼の

定義によれば単に津波の階級と称し，津波の影響の程度

を表わす目安で，津波そのものの規模や強さを示すもの
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Fig. 1 Relation between tsunami magnitude 

" m"  or its intensity scale電， i" and the maxi-

mum height of tsunami at the coast 電電hmax"

or the mean maximum height "h'¥upen 

circles show the data defined by Imamura~ 

Iida， and _ (1)， (2) and (3) represent equations 

(1)， (2) and (3) respectively. 

る Table1は以上のことをまとめたものである.

以上のものは津波の災害程度を主としたものである

が，津波の高さを主としたものがいくか研究さ、れている.

今村一飯田の規模スケールにおいて，津波の最大波高と

の関係は Fig.1の丸印に示した.Wi1son (1962 a )は

これもの平均をとって

O. 375m=loglo hmax ( 1 ) 

とした.ここでmは今村 飯田の規模，hmaxは津波の

最大波高(メートル単位〉である.これは Fig.1の鎖線

(1)で示してあるもので，ある.次に Iida・Cox・Pararas-

Carayannisのものは同じ図の実線 (2)で示し，次式で

津波の規模を定義した.

m=log2 hmax (2) 

ではないといっているが，本文の説明に今村一飯田の規 この場合，hmaxは波源から 10，.....，250kmの沿岸で観測

模スケールと対応が可能であるといっている.Modified、 された津波の最大波高 (maximumrunup height，メー

Siebergのものについて Ambraseysの説明では今 トル単位〉である.これは(1)式と傾斜がやや急で，ま

村一飯田の規模スケールに直接対応すると明記していな た津波の規模が4のとき最大波高が 30mであるのに比

いが， 定義の内容と比較すれば， この対応は容易であ ベ， (2)式では約半分の 16m となっている. さらに，

Table 1 _ Relation of tsunaP1i magnitude or. its Solovievは.波源から数 100km以内の治岸で観測された

intensity scale by three authors. 、 最大波高の平均hを用いて，次のように定義した.

Imamura- Modified 
Jida Sieberg 

4 Vl 

3 V 

2 lV， 

1 111 

O 11 

-1 1 

Katsumata 

Main |Tsunamisof 
tsunamis I 1901-1965 

A 
a 

B 

C b 

b' 

C 

i =log2 -v'玄 h (3) 

ここでmの代りにiとしたのは，これがIntensityに相当

するものであるという彼の主張からである hはんmax

とある関係を持っていることが示され， Fig. 1の実線

(3)で示したが，この図から分るように (2)の単なる平

行移動でさる.

今村一飯田の規模スケールは確かに地震のマグニチュ

，ードに対応する津波のマグニチュードとはいいがたい

が， だからといって地震の震度に相当する強度 (Inten・
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津波の規模と津波発生に関係するパラメーターにつν、て一一渡辺 3 

sity)といったものでもない. おそらくその中間のもの

であろう.筆者は論文(渡辺， 1970)の中で，この規模

スケールを規模階級 (Grademagnitude)と名づけたこ

とがあるが， この名称も最適と思われないので， ここで

はこの規模スケ{ルをそのままの名称で使用することに

する.

なお，現在気象庁で津波予報業務で実際に使用されて

いる津波予報文で「オオツナミ」は，今村一飯田の規模

スケールでは2以上， rヨワイツナミJでは 1およびO
に相当する. (気象官署津波業務規程第14条〉

第2のものは渡辺(1963)と阿部 (1971)*の定義した

ものである.いずれも津波の波源における初動の全振幅

(前者〉または平均初動波高(後者〉の常用対数をもっ

て，津波の規模と定義するものである.両者の相違は初

動の全振幅と平均波高(全振幅の2分の 1)を用いるこ

とのほかに，津波の初動を推定する方法である.渡辺は

湾・陸棚その他の海底および海岸地形の効果，海深の効

果，通過する伝ば距離の効果および反射・屈折の効果を

すべて計算したものであるが，阿部はグリーンの法則

η2/η1ニ 4.v広声;ゾ広声2(1は波源， 2は観測点，hは減

の深さでbは波源から出発する単位角をもっ波線に直角

な断面の長さ〉により計算したものである.

この定義は最も rigorousなものであるが，沿岸の観

測点から波源域の津波の高さを推定するための方法に大

きな仮定を設げなければならないこと，さらに渡辺の場

合計算が複雑であるという難点がある.将来，海底津波

計によって波源域で直接津波が観測されるようになれ

ば，最も重要なものとなるであろう.

ここで，両者の津波の規模 m を地震のマグニチュー

ドM と比較してみる.渡辺は震源の深さ Hを考慮し，

つぎの式を導いた.

m= 1. 06 M -0.0033 H-6. 86 (4) 

また阿部は

1nニ O.714 M -4.06 ( 5 ) 

の式を導いた.Fig.2・aはこれらを示したもので，図の

実線は (4)式の場合で Hニ Okmと 40kmとして計算

C，また鎖線は (5)式である.これを見ると， H=Okm 

のとき M=8.1で両方が一致しているが，M の小さい

ところでかなりの差がある.参考までに第 1のグループ

で述べた今村一飯田の規模スケ{ノレ1nは飯田(1958)に

より

m=2. 61 M -18.44 (6) 

* 論文には津波の規模という定義は明記されていないが，説
明の内容は全く同じものである.
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Fig. ，2 Relation， between tsunami magnitude 

電電m"，defined by several authors， and earthqu・
ake magnitude 電電 M".Names in figures show 

authors whic，h estimated equations.(H: focal 

depth of earthquakes) 

と計算されているので，これを Fig.2・bの実線で示し

た.また，羽鳥(1972)が次のグループで定義した津波

の規模の場合を Fig.2 bの点線で示した.羽鳥の論文

には実際に式を導いていないので，図から最適直線を引

いたものである.この2つの直線はほどんと一致してい

るが，データのばらつきは羽鳥の方がよい.鎖線は3項

で述べる方法で筆者が求めたもめである.

第 3のものには羽鳥(1972a)および飯田(1972b) 

の定義がある.いづれも津波の最大波高または初動振幅

および津波の伝ば距離または震央距離の2つを関数とす

るものである.羽鳥によれば，本震の震央から陸棚の縁

に沿って測定した津波の伝ぱ距離 R=1000kmにおける

津波の高さ Hが 50cmであるとき，今村一飯田の規模

スケールの 1n=3と定め，局、/頁で表わした R-"':"H曲

線はこの点を基準として波高が2.24倍ごと，エネルギー

にして 5倍ごとに規模が 1階級変わるように規模スケー

- 3一
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Fig. 4 Relation between tsunami magnitude 

"m" and earthquake magnitude "M". Large 

circles. show data more than four， middle 
circles two and three， and small circles only 
one daturn. Dotted lines are boundary in 

order to estimate a mean equation and chained 

line represents equation (11). 

Fig. 3 Relation between tsunami energy .. E" 

and tsunami magnitude .. m" or its intensity 

scale .. i"， defined by several authors. 

Names in五guresshow authors which esti-

mated equations. 
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ルを作り，種々の津波に対応して 0.5の精度で求めるも

のである.ただ、し，波源近くの Rデ50，.....，..300kmの地域

では波の減衰が R-o・5に比例しないので適用されないこ

と，津波の方向性の大きい観測点は除外するなどの問題

が存在する.一方，飯田によれば，津波の検潮記録から

初動振幅 Aを求め，それを震央距離 Rの関数として表

わすと，

logA=a+b log R ‘ (7 ) 

の関係が得られる. そこで， 100 kmの距離における初

動振幅または最大振幅の常用対数を津波の規模 1nlまた

は 1Jl2と定義すると，

ml or 1Jl2=log A+c log R+d (8) 

の形が得られ，nZlと 1n2 との聞に一定の関係が存在す

る.これはちょうど地震のマグニチュードに相当するも

のである.しかし，羽鳥の場合でも問題になった (7)式

がすべてθ距離にわたって一定の値bを取るとは限ら

ず，とくに最大振幅では理論的にもかなり複雑である

く、Wilson，1962 b). また，津波の場合震央距離をとるこ

とも問題で、あり，これよりも羽鳥の津波の伝ば距離の方

が妥当であろう.これも津波の初動以外はかなり複雑

で，推定は簡単ではないので，津波の走時，つまり津波

の初動の到着時より地震の発震時との差を用いる方がよ

り妥当のような気がする.

以上のいくつかの規模スケールは共通してエネルギー

との関係を求めているので， Fig.3にまとめて示した.

Fig 3.aの実線は今村一飯田の規模スケールで，津波の

エネルギーを Etとすると，

lOglO Et=O. 6m+2.14 (9) 

である.同じ図の鎖線は Solovievの Intensityスケー

ルで、あるが，彼の図に直線を明記しているが，式を出し

ていない.また点線は羽鳥の規模スケールで、あるが，彼

の図にはデーターのみの関係なので，筆者が最適直線を

ヲlいたものである.Fig. 3. bは渡辺の規模スケ{ルで、次

式で表わされるものである.

log Et = 1. 55 m+20. 01 (10) 

これらを見ると，今村一飯田のものは最もエネルギー

を大きく見積っており，羽鳥のものは最も小さく見積っ

ていることになる Solovievのものはそれらの中間で，

渡辺のものもこれとほぼ同じである.いず

大きい津波の規模ではすベてが大体一致していることは

興味j深奈しい、.

以上多くの著者によって決められた津波の定義は，そ

れぞつ一長一短があってまだ最終的なものになっていな

い.津波の規模を定義するのに，地震の規模と同じよう

幸R時雷同馬食4 



津波の規模と津波発生に関係するパラメーターについて一一渡辺 5 

な定義をすることが最も妥当なものとは思われない.そ

の理由のいつかは既に述べたが，この外に現在の津波の

観測点が湾奥などの特殊沿岸に大部分が設置されている

ため，特異現象が発生しb伝ば距離との関係から norinal

な値が得られらいからである.将来，海底津波計が適正

に配置されれば，この問題はある程度解消されるかも知

れない.津波の定義に最も rigorousなものは，波源形

成の量的表現に。関するものである.したがって，波源形

成を含む量的表現に関係するパラメーターを研究するこ

とにより，津波の規模の最終的な決定と密接に関係する

ものと考えられる.以下述べることもこのととに関する

ことにほかならない.

なお， ここで用いる津波の規模スケールは，とくにこ

b 

136 

とわらない限り従来から慣用的に用いられている今村一

飯田の規模スケールで、あるので，当然この規模スケール

を使用しだ場合のばらつきやずhが議論の対象となるこ

とはいうまでもない.

3. 地震のマグニチュード

地震のマグ乙チュードが津波の規模に関係すること

は，既に述べたとおりである.しかしながら，たとえば

今村一飯田の津波の規模スケールとの関係式 (6)はあく

までも平均的なものにすぎない.これを詳細に見ると，

いろいろ問題がある. Fig.4は1901年より 1971年までに P

発生した津波についての今村 飯田り規模スケーノレ仰と

地震のマグニチュード M との関係である. ここで M

26 

30 

z G 
3~ 汚 9
2~ // // r / / / / 
1トメ/10//・//メ

O~ // // 目一一// /1 
ー~f- 11  11 

6 7M8  

42 

'38 

Fig. 5 Gsographic distribution of tsunamigenic earthquakes from 1901 through1971， as 
classified by the figure of down、leftside. 
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は気象庁で計算した地震月報別冊(1; 1958， 2; 1966， 4; 

1972)からとったものであるが， 1925年以前のものは理

科年表(1973)の括弧の値，つまり河角のマグニチュー

ドより 0.5i31いた{直である.津波の表は渡辺(1968)のも

のに筆者自身が追加および訂正した抵のを用いている震源、の深さ Hを考慮した地震のマグニチュード 1Mと

こlれを見ても明らかに大きくばらついている.そこで， 津波の規模mとの関係について，飯田(1963a)は最小

つぎのような操作をおこなってその最適直線*を求めて 、の津波を発生する境界とじて

みる M の小さなもの比べて m の大きな 5つの値を除 Mニ6.3+0.01H 

くと，点線に示すある巾の中にすべての値がおさまって mが2以上の境界として

しまう.この点線で固まれた範囲の最適直線は鎖線で示 M=7. 75+0. 008 H 

したものであるが，これは各mこどの平均値を求め，こ で表わした.

れらの値を最小自乗法を用いて求めたもので，次式で示

される.

口一勺
噌

i第

なお，あとのところで，波源の海底変動に関連し再び

とりあげる.

第 38巻報時三'三.f;:;."
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Fig. 6 Geographic distribution of tsunamigenic 

earthquakes from 1901 through 1971， classified 

by Imamura-lida tsunami magnitude "m". 

Large circles; mミ2，middle circles; m=O， 

1， small circle; m = -1. 

Fig. 6は M とH との関係図に，仰の値をデータの

丸の大きさで表わしたものである.最も小さい丸はTn=

-:-1，次の大きさのものは m=O" 1，最も大きいものは

mミ2である. 点線のうち(1)は(12)式， (2)は(13)式

であり，データは1926年以降の震源の深さのはっきりし

たものに限られている.

この図を見ると， (12)式と (13)式は必ずしも適切なも

、とは思われない.とくに(12)式はどラかと思われる.震

源の深さがどの程度津波の規模に影響を与えるかという

ことを定量的じ決めることは，震源の深さの精度がよく

ないこともあって無理である.ただし，定性的にいえる

ことは，Hニ80km、以上では津波は起こりにくいこと

と， H=50km以上ではmの大きな津波の例が少ないと

いうことであ石.今後震源の深さの精度向上にともなっ

て再び取りあげるべき問題であろう.

地震のメカニズム5. 

m=3. 50 M -25.25 、 (11)

これは Fig.2・bにも示したが，飯田や羽鳥のものと

ほとんと変らない. この直線から M が :'::!::0.3および

土0，5の境界を作り， Fig. 5・avこ示す符号を用い， Fig. 

5・bにその震央を示した.つまり， 41と3はMが大きい

か比較的大きいにもかかわらず，lJ1が小さいか比較的小

さいもので xと③はその逆である.この図から次のい

くつかの特徴が得られる.

1 )東北日本の太平洋側は概して複雑で，M に比べ

てlnが大きかったり小さかったりしている.

2)日本海の北部とオホーツグ海ではデータιは少ない

が，M に比べて m が大きい地域が見られるJ千島列島

南部，福島県沖・茨城県沖および日向灘の一部にこのよ

うら傾向が見られる.

3)三陸沖および関東から紀伊半島沖では平均的なも

のである.

なお，千島列島南部と南西諸島の一部にある M に比

してmが小さいものは，震源が比較的深いものである.

以上の場合，Mはいわゆる JMAマグニチュードであ

るが， 20秒表面波のヤグニチュード Msを潤いる方が仰

との対応がよくなるのではないかという考え方(宇佐

美， 1972)があるが，長宗(1972)によると， Msはほ

どんと JMAマグニチュードと変わらないので，対応が

よくなるとは思われない.もし，津波の規模が波源の海

底変動と密接に関係があるならば，金森(1970)が指適

する200""-'300秒のような長周期表面波を用いた方が，よ

い対応が得られるかも知れない.このことは大地震の起

こり方の 1つのモデ、ルを提唱した長宗(1971)の考え方

とも調和するものであろう.

O 

日本付近における津波の発生と地震のメカニズムとの

関係について，市川(1966)，飯田(1970)および渡辺

(1970)，また太平洋の場合について Balakina(1970) 

-' 6 -

* このようなばらつきでは最小自乗法を用いて求めることは守
適当ではない.
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の統計的研究がある.ここでは前者の場合について，さ

らにデータを追加じ，いろいろの角度から調査した.

日本付近で発生した地震のメカニズムのデータは，地

震の実体波から求めた市川(1971)の論文から，その後

については市川の計算した未発表のものを使用した.こ

れらにないものは， WickensとHodgson(1967)，表面『

波から求めた Aki(1966)とKanamori(1970， 1971 a， 

1971 b， 1971 c， 1972 a)の論文から採用した.

1926年から1971年の46年間に発生した津波のうち，地

震のメカニズムの判明しているものについて， dip-slip' 

型 (DS;白丸)， strike-slip型 (SS;黒丸〉およびその

中間の型 (AM;半黒丸〉に分けて図示したものが Fig.

7である.地震のメカニズムの不明なものはごの外に11

あるが，地域的な傾向はない.丸の大きさは地震のマグ

ニチュード M 別に，さらに震源の深さ Hが 50kmより

深いものも区別して示しである.これを見ると，データ

は東北太平洋にかたよっているが，大部分は DS型のも

ので沿岸に近いところに SS型が多い.次に，同じ資料

を正断層 (N)，逆断層 (R)，垂直断層 (V)および水

平断層 (Q)に分けて示した1のが Fig.8であるJo.1お

よびHの区別は Fig.7と同じである.これを見ると，

日本付近の津波を発生する地震の大都分は逆断層で，陸

地に近いところでには水平断層がいくつかある.正断層

は海深の大きいところ，つまり海溝付近および千島海溝

と日本海溝の交叉する十勝沖付近に存註することは注目

.S5 

・・ H;主50km

134 

Fig. 7 Geographic distribution of tsunamigenic 

earthquakes from 1926 through 1971， c1assified 
by the nature of faultingand the focal depth 

'of earthquakes. 

- 7 ー

Fig. 8 Geograptic distr'ibution of tsunamigenic 

earthquakes from 1926 through 1971， c1assified 

by the fault type and the focal depth 、of

earthq uakes. 

% 
100 

50 

O 

% 
100 

50 

O 

a 

DS AM SS 

R N V Q 

Fig. 9 Percentage of number of earthquakes， 
c1assified by a) the nature of fau1ting and b) 

the fault type of tsunamigenic earthquakes. 
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べきことで，最近話題につっている platetechtonicsと

関連し，これらの中に巨大地震があることとともに興味

ある事実であるべたとえば， Kanamori， 1971 a). 'Fig. 

9. a， bは Fig.7と Fig.8のデータの各型による数の

分布を示したもので，すで、に述べた DS型で逆断層が庄、

倒的に多いことが明らかである.一方，陸上で断層を生

じたか，何らかの被害を生じた地震について，同じ数の

分布を示したのが Fig.10. a， bで，この場合，前と対象

的に SS型で水平断層が圧倒的に多い.

地震のメカ・ニズムが津波の規模にどの程度影響してい

るかということを，地震のマグニチュード M と津波の

規模スケール lnとの関係の中に，‘データを地震のメカ

ニズムにより区別して示したのが Fig.11. a， bである.

これらの図には Fig.7， Fig. 8で示Lたものと同じ震

源の深さ 50km以上のもを区別しである.これらを見

ると， DSおよび AMのものは SSより M に比して仰

が大きく出ている傾向があるが，量的に評価出来るほど

明らかではないに Fig.11. bからは断層型による区別は

% 
100 a 

50 

O 
DS AM SS 

% 
100 b 

50 

O 
R N V Q 

Fig. 10 Percentage of number of earthquakes， 
classified by a) the nature of faulting and 

b) the fault 'type of earthquakes with、land

damage. 

* 1946年の南海道地震のメカニズムは金森の計算では逆断層
となっている.
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Fig. 11 Relation between tsunami magnitude 

"m" and tsunamigenic earthq uake. magnitude 

"M" classified by a) the nature of faulting， 

b) the fault type and the focal depth of 

earthquakes， "H". 

円1

4 2
/
 

O

/

，

e
s
 

-
/
/
ソ
r

/〆
0
・u，。

3 

2 

O 

~ 

O ふな;。。

Fig. 12 Relaticin between tsunami magnitude 

電電m"and earthquake magnitude" lvI'¥ Open 

circles show corrected data and full circles 
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見出さかない.また，Hの大きいものはMに比べて仰

が小さく出ている傾向は，前項で、述べたことと一致して

し、る.

そこで， Fig. 11. aに示されているM に比してmが

極端に大きい4つのデータ(日本海およびオホーツグ海〉

を除き， SSとH孟50kmのデータを 1階級上げて補正

した{直をプロットしてみると， Fig. 12となる.この図

で黒丸は DSおよび AMのもので，白丸は上記のよう

民補正したものである.これを見ると，データのばらつ

きはかなり小さくなっていること分る.これを最小自乗

法から式を求めてみると，

m=2. 561¥1-18. 56 (14) 

となり， (6)式すなわち飯田(1958)の求めた式とほと

んと同じである.さらに同じデータを 3項の(11)式を求

めた同じ方法を用いると

m=3. 27 M -23.51 (15) 

となり，これは(11)式に近い。ここで極めて大たんな考

え方を提唱すれば，地震のメカニズムが SS型およびH

~50km と判明した地震による津波は，平均として考え

られる津波の規模，たとえば(12)式で与られるものより

o R 
'30 .() v 

・N
@ Q 

'34 

-，-Hき5Qkm

Fig. 14' Geographic distribution of non-tsunami-

genic earthquakes from 1927 through 1971， 

classified by the fau1t type and the .focal 

depth of earthquakes .. H" . 

1階級下げた方対ょいということである.もちろん，こ 1 波が発生しなかった地震のメカニズムについて調べてみ

の考え方は理論的厳密さからいえば問題であるが，実際 る.M~6.5 かつ H三60km の地震で津波が発生しなか

的応用，たとえば津波予報のような場合に適用するとき

は，大きな誤りはおかしていないであろう.

った地震のうち，メカニズムの判明しでいるものを示し

たのが Fig.，13とFig.14である.この図には参考のた

め陸上のものも含めてあるが，早中の区別は Fig.7と

Fig.8に対応させて同じにしてある.陸上のものはすで

に述べたように SS型で、水平断層のものが多いが，海で

ところで，逆に海で発生したかなりの規模をもち， 1章

34 

30 0 DS 

() AM 

・SS
-，-H~50km 

38 

Fig. 13 Geographic distribution of non-tsunami-

genic earthquakes from 1927 through 1971， 
classified by the nature of faulting and the 

focal depth of earthquakes "H"_ 

発生したものは津波が発生したものと同じ DSで逆断層

42 が多い.海で発生したものは東北太平洋に多いが，これ

らの中には震源の深さが50km以上のものが多い.とく

にMが7.1と7.2の2つの地震は明らかに震源が深い.し

たがって，この地域における津波ρ発生の有無は M が

7.0前後でも，震源の深さが地震のメカニズム以上に大

きく左右しているといえそうである.さらに，海域の地

'殻構造も関係していることも考えられる.というのは，

本震による大規模海底変動後，最大余震が M7グラス

であっても，津波は λfに比して小さいか，発生しない

ことがあるからである.このことは本震以前と以後でこ

の海域の地殻構造がかなり変質したものと考えられる.

このことは松田(1969)のいう地殻の破砕度と関係があ

るかも知れない.規模の大きい地震の群発する福島県沖

の場合もこのことがいえそうである.

じかしながら津波予報ぺの適用の際大きな問題は，

地震発生後直ちに地震のメカニズが決定出来ないことで

-9.-
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ある.したがって，現在のところ津波予報へ適用するこ

とは難かしいが，今後何らかの方法(たとえ，それが単

なる定性的な 1つの傾向を示すものであっても〉で地震

のメカニズムが判別出来るようにな，れば，きわめて有益

なものとなるであろう.

6. 津波の波源域とその形成

津波の波源域について日本付近で発生した津波につ

いて統計的に調べた飯田(1963a )および羽鳥(1969)

の研究がある.飯田は津波の波源域の長さ L(1inea'r 

dimension，波源域を楕円形としたときの長軸の長さ〉

と地震のマグニチュード M との聞に

log-L=0.5M-1.6 (16) 

の関係がなりたっこ'とを示し，羽鳥も多くのデータから

この関係を支持した.また，羽鳥は波源域の面積SとA{

との聞にも関係があり，とくに三陸沖では次の比較的な

良好な関係を見出した.

log S=1.07M-4.12 、 (17)

Fig. 15の直線はとれを示したものである.との図に

は次のところで説明する1896年の津波のデータもプロッ

トしである.さらに，羽鳥(1972b)はSと2項で説明

した定義による津波のマグニチュードlnとの聞に

log S=0.4m+33 (18) 

の式がなりたつことを示した.つまり，津波の規模は波

源域と密接な関係があることは明らかである.したがっ

て，これらの式から，地震のマグニチュードが分かれ

ば，平均的な波源域が推定出来，さらに津波の規模も求

Fig. 15 Relationbetween the area of tsunami 

source '¥S" and earthquake magnitude "M"， 
for which were generated off the Sanriku 

coast. Numbers of data show calendar year of 

earthquake occurrence. (after Hatori， 1969) 

められる. (余震域も波源域と調和しているという結果

が羽鳥(1969)により出されている〉

しかしながら， (16}--'(18)式はあくまでも平均の関係

であって，実際のデータをプロットするとかなりばらつ

いており，なかには極端に平均よりはずれているものが

ある.その最も顕著なものは， 1896年6月15日の三陸津.

波である. この地震のマグニチュードは 7.6であった

が，津波の波源、面積は羽鳥(1967)によれば1933年の三

陸津波 (M;8.3)に匹敵する大きさである.Fig. 15は

このことを示し7ているが， 1896年の津波の波源面積は伎

の論文では数値を出していなし、ので，図より長軸の長さ

400 km，短軸の長さ 140kmの楕円として計算した.さ

らに波源域周縁の高さは1933年の津波のそれの2倍に達

するものである.これについて，羽鳥は1896年の波源が

1933年のものより沿岸に近いこと，波源域の向きが異な

るためその指向性によることなどで，沿岸の異常な高さ

を説明出来るといっているが，波源そのものの異常は説

明していない.

このことについて，最近興味ある解釈が提唱された.

それはすでに3項で説明した長宗(1971)の大地震の生

成についての考え方に関連し，金森(1970b)の長周期

表面波を用いた地震のマグニチュードの値は 7.6よりは

るかに大きくなるという考え方である.最近この地震に

ついて金森(1972b)はイタリーの観測所の記録から，数

秒周期の波ではM;7クラス， 20秒周期の波では8グラ

スと計算した.さらに，本震と同じ orderの余震が発生

している (Omoriand Hirata， 1899)ことも考え合わ

せ，周期と共に地震のマグニチュードが大きくなる変動

として，弾性破壊は考えにくく，かなり，ゆっくり地殻変

動の進行する粘弾性地震のようなものを考えるのが自然

であるといっている.一これについて詳しい説明は将来の

研究にまっところが多いといっているが，津波発生と結

びつけるとき，次のような矛盾がある.

それは海底変動にともなう津波の波源形成の問題であ

る.Aida (1969)の数値実験によれば，水平変動の継続

時間は長波の速度と変動速度との比に関係するが，実際

上数分程度ならば，津波発生に関する限り，変動は瞬間

的におこったものと変わりない.問題は上下変動の継続

時聞が津波の高さに与える影響である.これについて中

村(1953)，中村・鈴木、(1966)，相田(1970)および梶

浦(1970)の研究がある.こむらの結果は必ずしも一致

しているわけではないが，この時聞が長くなれば影響

をを与えることは明らかである.ただ、し，波源域，その

海深などが関係し，やや複雑である.中村(1953)によ

- 10--
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2 

O 
O 

Fig. 16 The maximum height of elevation "c' 
of the sea surface at the tsunami source 

versus the duration time of deformation of 

submarine bed "t'¥(after Nakamura， 1953) 

れば， Fig. 16に示すように継続時聞が約2分で，津波

の高さは約2分の 1になってしまう.この場合海底時一

定の深さ 4km，海底変動域の半径 50km，最大の高さ 3

mとして計算したものであるが，海底を傾斜させた場合

(中村・鈴木， 1966)でも若干複雑になるだけで同じ傾向

を示し， 1964年の新潟津波に適用させて妥当な結果を得

ているJ波源域が非常に大きくなると数分程度まであま

り変わらないといっている (Kajima，19τ0).いま， 海

底の平均の上下変位am，海底変動の面積をSとすれば，

津波のポテンシャルエネルギー Et(飯田， 1963b)は

Et=をρga2m S (19) 

である.ここで ρは海水の密度， gは重力の加速度であ

る.こ乙で， 1899年の場合をとりあげ， J1/17.6の地震が

弾性破壊によって起こるとしだときのEt，amおよび S

をそれぞれ Eto，αmOおよび Soとすると，

Eto=きρga2mo So (20) 

となる.したがづて， (19)と(20)より

Etj Eto = (amjα品。)2. (SjSo) (21) 

いま，との地震が粘弾性破壊によるものとすると，上記

に述べた波源面積は拡大するが， ¥一方，変動継続時間は

数 100秒ともいわれているので，上下変動つまり amは

かなり小さくなるであろう. そこで，S=10Soおよび

am=O.5amoとすると， EtjEto=2.5となる.一方，羽

鳥(1970)の計算から左辺は 1020rderであるから，こ

の値と全く矛盾する. もし am が小さくならないとす

ると S=102 Soでなければ EtjEto=102とはならない.

このことは実際上考えられる数値ではない.したがっ

て，粘弾性地震による津波発生という、説明に無理がある

ようである.今後津源形成の正確なデータの蓄積と理論

の発展によって，この問題の解決が期待出来るかも知れ

ない.前者の 1つに波源付近で海底近くに設置されるハ

イドロフォーシがある.これは津波予報にも役立つであ

ろう.

以上のほか津波の波源の方向性や津波の波源形成の効

率など津波など津波の発生論と関係ある重要な問題があ

るが，次の機会に譲ることとしたい.. 

7. まとめ

以上の結果をまとめてみると次のようになる.

1 )津波の規模を定義から 3つのグループに分けられ

る.第1のグループは沿岸で記録される津波の最大の高

さおよび災害程度を関数とするもの，第2のグループは

津波の波源に10ける初動を関数とするもので，第3のグ

Yレープは津波の初動振幅または最大振幅および震央:距離

または津波の伝ば距離の2つを関数とするものである.

2)第 1のグループの津波の規模は今村一飯田の規模

スケールが基準となっており，その他の多くのものはす

べてこれは対応させることが可能がある.津波予報のた

めには「オオツナミ Jはこのスケール2以上で「ヨワイ

ツナミ Jは 0----1に相当する.

3)第2のグループは最も rigorousなものであるが，

波源域の津波の高さを推定する方法に大きな仮完がはい

ることに難点がある.将来，波源域で海底津波計で直接

津波の観測されるようになれば，最も重要なものとなる

であろう.

4)第3のグループは地震のマグニチュードの定義に

対応させたものであるが，津波の振幅の減衰係数のとり

方に問題がある.

以上の多くの著者によって決められた津波の定義はそ

れぞれ一長一短があって，まだ最終的なものになってい

ない.ここで，とくにことわらない限り津波の規模スケ

ール m は今村一飯田のものである.

5)地震のマグニチュード]-，，1と1nの関係は m=3.50

M -25.25である.しかし，この式から求められる平均

値からの偏差には地域差がみとめられる.すなわち，東

北日本の太平洋側は複雑である.日本海の北部とオホー

ツグ海では，Mに比べて mが大きい地域が見られる.

千島列島南部，福島県沖，茨城県沖および日向灘の一部

にもこのような傾向が見られる.三陸沖および関東地

方一紀伊半島沖は平均的なものである. ここで M は

]MAマグニチュードであるが， 長周期表面波から得ら

れた地震のマグニチュードを用いた方がよい関係が得ら

オもるカ〉も矢口:(しない.

6 )震源、の深さHについていうと，H孟80kmではf也

震のマグニチュードに関係なく，津波は起こりにくく，

H~50km では仰の大きな津波の例は少ない.
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7)津波を起こす地震のメカニズムは dip-slip型の逆

断層が大部分である.津波の規模との関係では， dip-slip 

型は strike-slip型より M，に比して仰が大きい傾向を

示す.正断層，逆断層による津波の規模の影響はなさそ

うである.実用上 strike司slipによる津波はm にして 1

階級下げた方がよさそうである.またH孟50kmの場合

も同じ操作をするとよさそうである.この4こうにして補

正したあとのM と仰の関係は m=3:27M -23.51と

なり，いくつかの式より分散が小さい.しかしながら，

地震のメカニズムを地震発生直後直ちに求めることが出

来ないので，津波予報への適用は難しい.

8)津波の波源、は津波の規模が増すと共に大きくなる

傾向にある.この関係から極端にずれた大きい津波のう

ち， 1896年の三陸津波は金森(1972)によれば粘弾性破

壊による地震により発生したものであるといっている.，

しかしながら海底変動にともなう津波の波源形成に関

係し，粘弾性地震では海底変動の継続時間が長くなる.

したがって，波源域が増大しでも，波源の津波の高さは

上下の海底変動量、より小さくなるので，海源域と高さの

2乗に比例する津波のポテンシヤルエネルギーは必ずし

も極端に大きくはならない.粘弾性地震が津波を大きく

するという説明にいまのところ矛盾がある.
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