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第５章 地表地震断層を伴う地震の動力学的断層破壊モデルの特徴 

 

本章では，動力学的断層破壊モデルに立脚して，主に 2016 年熊本地震を対象とした本

小委員会での検討をとりまとめ，震源断層近傍の強震動評価に関する考察をおこなう． 

 

5.1 2016 年熊本地震を対称とした動力学的断層破壊のシミュレーション 

 

5.1.1 運動学的モデルと動力学的モデル 

 

2016 年 4 月 16 日に発生した熊本地震(MJ7.3)の本震は地表への断層破壊を伴い，熊本県

益城町や西原村で震度 7 が観測されるなど，断層の近くでは非常に大きな揺れとなった。

特に西原村における観測記録では，周期が 3 秒程度の内陸地殻内地震から放射される地震

動としては比較的周期の長いパルス状の地震波形が見られる等の特徴的な現象が数多く報

告されている。この熊本地震に対しては，地震発生以降数多くの研究者によって波形記録

を用いた波形インバージョンが行われ，周期 2 秒以上の長周期帯域を対象としたモデル 1)

から，周期 0.1 秒～5 秒までの短周期を含む広帯域なモデル 2)まで，非常に多くの震源モ

デルが提案され，広域的な地震動評価が広く行われてきた。 

 上述のモデルを含め，これまでの地震動評価に用いられることの多かった運動学モデ

ルでは，図 5.1.1 に示す概略図のように，断層破壊がどのように進展するか(=すべり速度

時間関数：slip velocity の形状)を予め仮定した上で地震動(u )を計算する。このすべり

速度時間関数の形状は，過去に発生した地震で得られた観測記録の分析に基づく研究の蓄

積を踏まえて設定されることから，詳細な地震動特性の特徴を再現することが可能である。

しかしながら，この運動学モデルでは，地震動計算に予め形状を仮定したすべり速度時間

関数を用いるため，西原村のような非常に断層に近い，断層破壊の影響が支配的な断層近

傍の地点での地震動評価に適用することは難しい。 

 これに対して動力学モデルでは，断層にかかる力の釣り合い(物理法則)に則って応力

(T)を計算し，それに基づいて断層破壊が進展していく(図 5.1.1)ことから，上述のような

断層破壊の影響が大きな地点での地震動評価を行うことに適している。このように，断層

破壊の進展を予め仮定しない動力学モデルは，初期条件の設定に細心の注意を払わないと

物理的に起こり得ない現象も起こってしまうといった課題はあるものの，将来起こり得る

想定地震による断層の極近傍の地点での地震動評価を試みる上で非常に有効なアプローチ

である。また，近年の計算機性能の向上や離散化を行う際の定式化を工夫することによっ
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て，動力学モデルを用いたシミュレーションを行う際の計算の有効周期もより短周期側へ

と拡張されつつある。しかしながら，計算自体は非線形の収束計算を行うため，モデル全

体を対象とする地震波の伝播のシミュレーションのためには計算時間やメモリ等の多くの

リソースが必要となることが課題である。 

 そこで本節では，断層近傍の地震動評価に動力学モデルを適用するための課題を整理

することを目的として，2016 年に発生した熊本地震を対象に，動力学モデルを用いたシミ

ュレーション手法と断層破壊の進展のモデル化の現状を整理し，例題として熊本地震をイ

メージした簡便なモデルを用いた断層破壊シミュレーションを行った。 

 

 

図 5.1-1 運動学モデル(a)と動力学モデル(b)の断層破壊のモデル化の違いの概念図 

 

5.1.2 動力学的断層破壊のシミュレーション法 

 

(1) 数値計算手法 

動力学モデルを用いた断層破壊シミュレーションの計算を実施する場合には，断層の

破壊過程のモデル化と地震波の波動伝播過程のモデル化が重要なポイントとなる。その中

で，波動伝播のシミュレーションには，従来から有限差分法例えば 3)が広く用いられてき

た。この手法では，微分方程式の形で表現されている波動方程式を数値的に解くものであ

り，高度な計算機性能が必要なく，研究や実務で使用されるパソコン等でも比較的簡単に

利用することがきる。一方，この有限差分法では，方程式を解く格子点を断層面に平行に

設定しているため，プレート間地震など断層面の傾斜角が浅い(低角)な場合には，断層面

での格子点の設定が難しくなるといった問題がある。 
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これに対して有限要素法では，断層面での要素の設定については自由度があるため，断

層面のモデル化には制限があまりない。この有限要素法を断層破壊シミュレーションに用

いる際の欠点としては，計算機のメモリ等の必要量が有限差分法と比較して多いという点

が挙げられるが，近年，これまで有限要素法で使用されてきた定式化を工夫し，各節点に

おける運動方程式の質量マトリックスを対角化することによって必要なメモリ量を節約で

きるスペクトル要素法例えば 4)が用いられるようになった。この手法では，計算を周波数領

域で行うスペクトル法や擬似スペクトル法のような高精度の計算が可能であるため，地震

波動伝播シミュレーション例えば 5) の問題だけでなく，プレート境界巨大地震の断層の破壊

挙動の検討や，断層近傍の地震動特性の検討を目的とした動力学断層的破壊シミュレーシ

ョンの分野でも適用されている例えば 6)～9) 。図 5.1.2 にはスペクトル要素法で使用されてい

るメッシュの例を示す。本研究では，地震波動伝播シミュレーション用に開発されたスペ

クトル要素法のコード例えば 4), 5)に，断層破壊用のソルバーを追加したもの 9)を用いた。 

 

 

図 5.1-2 スペクトル要素法での使用メッシュの例(米国 St. Herenz 山をモデル化 5)) 

 

(2) 数値計算手法 

動力学モデルを用いた断層の破壊過程のモデル化には、Traction at Split-Node(TSN)

法 3)を用いる。この手法は、断層面上にある 1つの節点を、断層面を境として二つに分割

し、そこにかかる力の動きをモデル化することによって断層での破壊過程を表現するもの

である。図 5.1.3 には x-y 平面上に設定した断層面Σの上にある節点の、断層を挟んだ(+

側と-側の)面における TSN 法による分割例を示す。この断層破壊過程のモデル化のアイデ
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ィアは、定式化の簡便さから断層面上での破壊挙動をモデル化する動力学的断層破壊シミ

ュレーションの分野で広く用いられている。 

 

 

図 5.1-3  TSN 法による断層面のモデル化概要図 3) 

(図中の黒丸が断層面上に存在する節点:Node) 

 

5.1.2 熊本地震を対象とした断層破壊シミュレーション 

 

(1) 熊本地震で得られた観測記録の分析 

ここでは断層破壊シミュレーションを行うための予備検討として，2016 年熊本地震の

本震において熊本県西原村役場で得られた観測記録(図 5.1.4，特に断層並行方向に近い EW

成分)にみられる，周期の長いパルス振幅の要因分析を行う。具体的には本震に加えて観測

された前震や余震で得られた観測記録の分析を行い，断層破壊シミュレーションに向けた

モデル化のポイントを整理する。 

西原村役場では，熊本地震本震の 2 日前に発生した前震を含め，以下の 5つの地震で観

測記録が得られている。 

・2016 年 4 月 14 日 21:26 (前震)  M 6.4，西原村までの震央距離 13.4 km 

・2016 年 4 月 14 日 22:07  M 5.8，西原村までの震央距離  8.1 km 

・2016 年 4 月 15 日  0:03  M 6.4，西原村までの震央距離 18.8 km 

・2016 年 4 月 16 日  1:25 (本震)  M 7.0，西原村までの震央距離 15.8 km 

・2016 年 4 月 16 日  1:45  M 5.9，西原村までの震央距離  3.6 km 
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各地震の震央位置と西原村の位置を図 5.1.5 に示す。 

先ず本震の観測記録を対象に，周期帯域毎の振幅の比較を試みた。図 5.1.4 で示した周

期 0.1 秒から 10 秒までの帯域の中でフィルターを変更し，周期帯域毎の時刻歴波形を比

較した結果を図 5.1.6(1)に示す。本震の記録に見られる大振幅のパルスは主に周期 2 秒か

ら 10 秒までの成分によることが判る。また，図 5.1.6(2)には周期 1 秒以上の帯域を更に

分割した場合の波形の比較を示す。周期 2 秒から 10 秒までの帯域の波と周期 1.3 秒から 4

秒までの波の振幅はあまり変わらないことから，熊本地震の本震で見られた大振幅パルス

の周期帯域は，1.3 秒から 4 秒であると考えられる。 

次にこれらの長周期帯域の波が放射された領域を検討するため，本震以外で得られた観

測記録と本震の観測記録との周期帯域毎の比較を行った。図 5.1.7 には周期帯を変化させ

た場合の時刻歴波形の比較を示す。短周期帯域(周期 0.1 秒～1 秒)の帯域では，本震ほど

ではないものの，他の余震や前震でもある程度の振幅の大きさが見られる。一方，周期が

1 秒よりも長くなると本震以外の振幅は殆ど見られず，その違いは非常に大きくなる。こ

の傾向は図 5.1.8 に示される各地震のフーリエスペクトル，図 5.1.9 の速度応答スペクト

ルでも変わらない。 

特に前震に関しては，本震と同じ日奈久セグメントで破壊が始まり，その破壊開始点も

本震と前震とであまり変わらない(図 5.1.5 参照)ことから，西原村の地点の観測記録に含

まれる伝播経路や地盤の影響も共通であるとみなすことが出来る。このため，本震の記録

でみられる，非常に大きな周期 1 秒以上の成分は，震源の影響(布田川セグメントの破壊)

による可能性が大きく，熊本地震の断層破壊の特徴を検討するためには，布田川セグメン

トのモデルが重要であると思われる。そこで次節では，この熊本地震の布田川セグメント

をイメージしたモデルを作成し，断層破壊シミュレーションを行う。なお，本震を含め，

周期 1 秒以下の短周期の周波数特性は地震間でほぼ同じ(=短周期の帯域での傾きが等し

い)ことから西原村の地点での地盤の卓越振動数は 0.5 秒前後であると思われるが，その

地盤が断層の破壊に与える影響の評価に関しては今後の課題とする。 
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図 5.1-4  西原村の本震の速度波形 (周期 0.1 秒～10 秒までのフィルター波形) 
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図 5.1-5  西原村(番号：93048)で記録が得られた地震の震央 

(星印, Asano and Iwata 201610)に加筆) 
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図 5.1-6(1)  西原村での本震記録のフィルターを変化させた波形の比較 
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図 5.1-6(2)  西原村での本震記録のフィルターを変化させた波形の比較 
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図 5.1-7(1)  西原村の各地震の観測記録に共通のフィルターを適用した波形の比較 

(時刻の 0 秒は各地震の記録の開始時刻) 
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図 5.1-7(2)  西原村の各地震の観測記録に共通のフィルターを適用した波形の比較 

(時刻の 0 秒は各地震の記録の開始時刻) 
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図 5.1-7(3)  西原村の各地震の観測記録に共通のフィルターを適用した波形の比較 

(時刻の 0 秒は各地震の記録の開始時刻) 
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図 5.1-8  西原村で得られた各地震の観測記録のフーリエスペクトル 
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図 5.1-9  西原村で得られた各地震の観測記録の速度応答スペクトル(h=5%) 

 



第５章 地表地震断層を伴う地震の動力学的断層破壊モデルの特徴 

- 65 - 

 

(2) 熊本地震で得られた観測記録の分析 

前節で行った西原村での観測記録の分析を踏まえ，動力学モデルを用いた断層破壊シミ

ュレーションの例として，120km×140km×45km の計算領域に対して，2016 年熊本地震の布

田川セグメントをイメージしたモデルを作成した。図 5.1.10 には計算領域とモデル化し

た布田川セグメントとの位置関係の概略を示す。断層面上には佐藤 2)によるモデルを参考

に，3つの強震動生成域(SMGA)を設定した。また，破壊のメカニズムとしては，図 5.1.10(a)

の黄色の領域が右側に動く右横ずれ断層を仮定した。断層の傾斜角は 65°10)で断層面の形

状は平面とした。モデルの媒質は均質(S 波速度，P 波速度及び密度はそれぞれ 3.54km/s，

6.30km/s，2760kg/m3)を用いた。今回作成したモデルに基づく計算の有効周期は 0.4 秒以

上である。また，断層破壊の構成則はすべり弱化則 11)(図 5.1.11)を用いた。 

 

表 5.1-1 各領域で仮定したパラメータ 

 

 

 今回の計算で設定した初期パラメータは，Tsuda・他(2017)7)による設定法を用いた。

先ず断層面上での応力降下量(⊿σ)と破壊伝播速度をコントロールする応力比 S (強度超

過:SE/Δσ )を設定し，SE を計算した。今回は，既往研究 7)を参考に S = 1.0 とした。ま

た，各 SMGA での具体的な値として，応力降下量は 10MPa(佐藤，20172))，強度超過は 10MPa

とした。なお，この SMGA 以外の領域では応力降下量は 0 と仮定した。また，地表面での自

由表面の影響を考慮するため，深さ 2km よりも浅いモデル浅部では，せん断応力と直応力

の値が地表に近づくにつれて 0 に漸減するように設定した。次に静摩擦係数 μS，動摩擦

係数 μd，臨界すべり量 Dc については，断層破壊の進展が充分にみられるように Δσ や

SE の値を保持しながら試行錯誤的に設定した。以上の応力パラメータとすべり弱化の関係
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(図 5.1.11)を踏まえ，初期せん断応力と直応力を計算した。表 5.1.1 には各領域での初期

パラメータを示す。図 5.1.12 には設定した初期パラメータ分布((a)応力降下量(⊿σ)， 

(b)強度超過(SE)，(c)臨界すべり量(Dc)を示す。なお，初期破壊領域は，SMGA3 の下端に

4km × 4km の広さで設定した。 

 

 

図 5.1-10 シミュレーションの計算領域と断層との位置関係(a)，佐藤(2017)2)のモデルの布

田川セグメントとの対応関係図(b)とモデル上の各領域の位置関係(c) 

 

 

図 5.1-11 計算に用いたすべり弱化則 11) 
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図 5.1-12 シミュレーションで設定した初期パラメータ分布 

 

(3) シミュレーション結果 

先ず断層破壊の進展に関する分析を行う。最終すべり分布を図 5.1.13(a)に示す。断

層面上に 3 つ設定した SMGA ですべりが大きくなっている一方で，断層破壊の進展のため

の駆動力である応力降下量が 0 である背景領域にはあまり断層破壊の進展は見られない。

シミュレーションによる最大すべりは 4.1m で，最終すべりが 0.2m 以上の領域を断層面と

仮定した場合の地震モーメントは 4.0 x 1019 Nm(Mw7.0 相当)となった。図 5.1.13(b)には

すべり速度が 0.1m/s に到達した時刻と定義した破壊開始時刻のコンター図を示す。SMGA3

から始まった断層破壊は先ず SMGA2 に伝わる。その後破壊開始 6 秒程度で残りの SMGA1 の

破壊が始まると共に，断層中央部(横軸の Along Strike =0 km)付近で地表面に到達する。

今回の計算は断層破壊の進展が理論的に速くなり得る横ずれの破壊メカニズムを仮定した

ことから，破壊伝播速度が媒質の S 波速度を超える(Super Shear)になる可能性も考えら

れるが，今回のモデルでは，断層浅部の破壊伝播速度(=初期破壊領域からの距離/破壊開始

時刻)は 2.5km/s 前後となる等，実際の熊本地震で報告されている値 10)と矛盾しない。図

5.1.13(c)にはモーメントレート関数を示す。6 秒付近で見られる振幅の増加は，上述のよ

うな，SMGA1 と SMGA2 へと断層破壊が伝播するタイミングの特徴を示しているものと思わ

れる。 
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次にすべり速度時間関数を分析する。具体的には断層深部と浅部でのすべり速度時間

関数の形状やピークの値の特徴を検討するため，断層面上で深さの異なる地点でのすべり

速度時間関数を抽出した。図 5.1.14 には SMGA 周辺での深さの異なる 5 地点でのすべり速

度時間関数と，そのフーリエスペクトルを示す。断層深部のSMGA周辺の地点であるPoint1，

Point3，Point5 では，破壊が到達した直後に大きなピークに達し，形状も非常に急峻であ

る。一方で断層浅部の Point2 と Point4 においては，ピークに到達する時間も遅く，その

形状も深部と比較して非常に滑らかになっている。また，スペクトルの振幅でも深部の地

点(Point1，Point3，Point5)と浅部の地点(Point2，Point4)では，周波数特性の違いが明

瞭に異なっている。 

断層浅部では応力降下量は 0 であり，応力も地表付近では非常に小さい(図 5.1.12)こ

とから，その近くの地点すべり速度のピーク値が小さくなることは明らかであるものの，

プレート境界巨大地震例えば 6),7)と同様に深部では大きなピークと急峻な形状，浅部では滑

らかな形状といった明瞭な違いを示している。これらの結果からは，断層破壊の性状その

ものが深さ依存性を有していることを示唆しているものと考えられる。 

シミュレーションによる断層の破壊特性とすべり速度時間関数の特徴の結果をまとめ

ると，今回作成したモデルを用いた断層破壊シミュレーションでは，初期条件の設定に際

してあまり拘束条件を用いなかった。一方で断層の破壊特性としては物理的に尤もらしい

結果となった。 

次に得られた破壊特性を踏まえて地震動計算を行い，動力学モデルに基づく地震動評

価を試みた。図 5.1.15 には今回の計算で仮定した均質媒質(Vs 3.54km/s)の上面相当での

最大速度の分布図を示す。なお、最大速度を評価するにあたっては、長周期成分の励起特

性を評価するため、周期 1 秒以上のローパスフィルターを掛けている。今回のモデルの様

な横ずれ断層の場合、断層端部周辺で Fault Normal 成分が大きくなることは解析的にも

確認され、その傾向は今回のシミュレーション結果でも再現されている。また、西原村該

当地点のような断層の極近傍の地点では、Fault  Parallel 成分の値が Fault Normal 成

分の値の約 2倍になっている。この 2成分の大小関係については、実際の西原村での観測

記録でも見られた傾向(長周期成分で Fault Parallel 成分が Fault Normal 成分よりも 2

倍以上大きい)と一致している。 
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図 5.1-13 シミュレーション結果 
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図 5.1-14 断層面上の各地点(a)におけるすべり速度時間関数(b)と 

そのフーリエスペクトル(c) 

 



第５章 地表地震断層を伴う地震の動力学的断層破壊モデルの特徴 

- 71 - 

 

図 5.1-15 佐藤(2017)2)と本検討モデルでの Fault Trace との位置関係(a)と Fault Normal 

成分(b)、Fault Parallel 成分(c)の最大速度分布 

 

 

(4) 地震動シミュレーション 

現状での地震動シミュレーション結果の特徴の整理と，将来的に地震動評価に動力学

モデルを適用するための課題を整理するため，断層極近傍の西原村該当地点での地震動シ

ミュレーションの結果と実際の西原村における観測記録を比較した。 
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図 5.1.15 で示される S 波速度 3.54 km/s の層(=地震の上面相当でのシミュレーショ

ン結果に対し，工学的基盤層相当媒質に対応した振幅の補正を行った。具体的には今回の

シミュレーション結果の振幅A0を以下の式(5.1.1)に基づいて工学的基盤相当での振幅A1

に補正した。 

   A1 = (ρ0・VS0 / ρ1・VS1)0.5 A0   (5.1.1) 

ここでρ0，VS0，は地震基盤相当での媒質値(ρ0 =2760 kg/m3，VS0=3.54 km/s)である。

ρ1，VS1 については，西原村周辺での微動探査に基づいて推定された地下構造の探査結果

12)を参考に，工学的基盤相当の媒質(Vs=500 m/s，密度=1900 kg/m3)を仮定した。シミュ

レーション結果の振幅を補正した西原村該当地点での計算結果と，西原村での観測記録の

比較を図 5.1.16 に示す。観測記録の時刻については，本震の発震時刻と佐藤(2017)2)によ

る各 SMGA の発震時刻を参考に補正した。観測記録，シミュレーションとも周期 1 秒以上

のローパスフィルターを掛けている。 

 Fault Parallel成分でのシミュレーションの9秒付近でのパルスの最大振幅に関し

ては，観測記録の 8秒付近に見られるパルスの振幅の特徴を再現することが出来ている。

一方でシミュレーション結果のパルスの周期については，観測記録のパルスの周期よりも

長くなっている。この原因としては，本検討で作成したモデルで用いた SMGA の形状を含め

た初期応力分布が，実際の地震で想定される地震前の応力分布と比較して非常に単純であ

るため，放射される地震動の性状も単純になってしまっているものと考えられる。 

上記のような問題の解決を試み，観測記録の定量的な特徴を再現するためには，実際

の地震に対して推定されたすべり量に基づいて地震の前後で応力がどう変化したかを推定

し，その結果を踏まえた初期応力分布を設定することが有効であると思われる。また，本

検討では考慮しなかった断層面の形状が破壊伝播に与える影響についても，将来的に検討

が必要である。 

 

 

図 5.1-16 西原村該当地点での地震動シミュレーション結果 
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(5) まとめ 

本節では，断層近傍の地震動評価に動力学モデルを適用するための課題を整理する

ことを目的として，動力学モデルを用いたシミュレーション手法と断層破壊の進展のモデ

ル化の現状を整理し，例題として地表破壊を伴った熊本地震本震をイメージした簡便なモ

デルを用いた断層破壊シミュレーションを行った。 

先ず熊本地震をイメージしたモデルを作成するにあたり，本震の断層面の極近傍に

位置する西原村役場で観測された地震記録を分析し，本震の際に観測された周期の長い振

幅の大きな速度パルスが本震の断層面を構成する布田川セグメントから放射されたもので

あることを確認した。 

次にその分析に基づいて，熊本地震本震の布田川セグメントをイメージしたモデル

を作成し，動力学モデルを用いた層破壊シミュレーションを行った。シミュレーションで

は断層の破壊性状やすべり速度時間関数の特徴の深さ依存性の特徴等，物理的に尤もらし

い特徴を再現することが出来た。断層近傍の地点における地震動シミュレーションでは，

媒質補正を行った上での最大振幅は観測記録と調和的な結果となった。一方でシミュレー

ションによるパルス周期については，観測記録に対して長くなっている。これは，今回の

モデルで仮定した SMGA の形状に基づく初期応力分布の特徴が非常に単純であったことが

原因の一つであると思われる。観測記録の定量的な特徴を再現するためには，より詳細な

初期応力分布だけでなく，断層面の形状の影響を含め，より詳細な条件の設定が必要であ

ると思われる。 

 

 

5.2 断層近傍地震動に見られるパルス性地震動の力学的特徴 

 

5.2.1 背景 

 

近年の地震観測網の充実によって，これまで貴重であった震源ごく近傍での地震記

録が得られるようになってきた（例えば，Anderson, 201013)）．震源ごく近傍での地震記

録には様々な興味深い特徴が観察されるが，中でも工学的に重要なものはパルス性地震動

であろう．ここでは，震源近傍の速度波形にみられる 0.5 秒程度〜数秒程度の時間幅を持

つパルス性のフェーズをパルス性地震動と定義する．パルス性地震動については，これま
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で様々なアプローチで研究が進められているが，ここではその力学的特徴に着目して整理

してみたい． 

なお本節では，様々な切り口で整理するために複数の項目に分けてパルス性地震動

についての研究を整理するが，項目毎に相反することを述べている訳ではなく，結果とし

て同じ性質（特徴）を異なる力学的背景あるいは概念として説明しようとしたものもあ

る．すなわち，直ちに１つの理論（概念）が本命であり，他の理論（概念）が却下される

というものではないし，複数の現象が関わりあっていると考える方が自然であろう．ここ

ではあくまで，いくつかの考え方がある，ということを並べて示しただけであることを予

め断っておく． 

 

5.2.2 アスペリティモデル 

 

震源のモデル化において，実務的に広く使われているものはアスペリティモデルで

あろう（例えば，Irikura and Miyake, 201114); 地震本部，202015)）．このモデルでのアスペ

リティとは応力降下量が大きな領域であって，その周囲は応力降下を伴わない背景領域に

囲まれている．古典的なクラックモデルとの違いは，アスペリティが破壊すると断層すべ

りは背景領域にも及ぶことである（例えば，Das and Kostrov, 198616)）．力学的には，アス

ペリティは地震イベントが発生するまで断層が固着していた領域で，その固着域が破壊す

ることで生じる大きな応力降下（応力解放）によって断層がすべると考えるものである． 

実際のモデルでは断層上にいくつかのアスペリティを配置し，それぞれの応力降下

量を仮定する．そして，地震のスケーリング則（オメガスクエア）に従う地震動がそれぞ

れのアスペリティから励起されると仮定する．このため，アスペリティモデルで構成され

るパルス性地震動とは，基本的にアスペリティサイズに依存したものである．すなわち，

大きなアスペリティを配置すればパルス幅の長い地震動が励起され，小さなアスペリティ

を配置すればパルス幅の短い地震動が励起されるようなモデルとなる． 

 

5.2.3 ディレクティビティモデル 

 

パルス性地震動のパルス幅が断層破壊のディレクティビティ（指向性）によって決

まるという考え方がある．これを便宜的にディレクティビティモデルと呼ぶことにしよう．

有限な長さを持つ断層が一方向（Uni-lateral）に破壊する場合，断層破壊の向かう方向（前

方指向性）と離れる方向（後方指向性）とで地震動の継続時間が異なることが理論的に導
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かれる．宮武(1998)17)は断層近傍のパルス性地震動について，観測点に向かうディレクティ

ビティによって生成されると指摘している．また，Somerville(2003)18)も同様のことを指摘

しつつ，そのスケーリングについて整理している． 

ディレクティビティモデルはアスペリティモデルと相反するものではない．アスペ

リティ内での破壊進展方向と観測点との配置によって，パルス性地震動の特徴が定まると

解釈できる． 

 

5.2.4 地表断層地震によるパルス性地震動 

 

2016 年熊本地震（本震）では，断層近傍に位置する西原村で強いパルス状の速度波

形が記録された．熊本地震本震は地表断層を伴う地震であって，特に西原村の周辺で地表

断層の出現が確認されている（Shirahama et al., 201619)）．また，推定された震源のすべり分

布には，地表断層の出現に対応した断層の浅い部分での大きなすべり領域が求められてい

る（例えば，Asano and Iwata, 201610)）．このように，地表断層を伴うような大すべりが地表

付近で生じ，それにより生成されるパルス性地震動が近年着目されている． 

浅い大すべり域が力学的にどのように生成されるかは，動力学震源モデルによって

様々な研究が進められてきた．色々な条件があるものの大まかな結論は，断層の上端です

べりが拘束されないことにより断層すべりが大きくなれる，というものである（例えば，

Oglesby and Archuleta, 200020)）．すなわち，断層端の境界条件によって生じるすべりである

と解釈できる．実際，地表断層地震の浅い部分をモデル化する際に，すべりを生じさせる

ために大きな応力降下量は必要と考えられていない（Kagawa et al., 200421); Pitarka et al., 

200922)）．このため，上述したアスペリティモデルの考え方を地表断層地震やその近傍にお

けるパルス性地震動の評価にそのまま適用することはできない． 

アスペリティモデルでは，断層すべりをある閉じた領域に拘束することによってパ

ルス性地震動を生じさせる．地表断層を伴うような破壊では，一部が開いた領域ですべり

が生じているために，すべりを時間的にコンパクトにまとめることは容易ではない．そこ

で，パルス性破壊（pulse-like rupture）や破壊停止フェーズ（stopping phase）によってパル

ス幅をコンパクトにまとめようとする考え方がある． 

 パルス性破壊とは，破壊の進展と強度回復（self-healing）とが同時に進行すること

で，時間的にコンパクトなパルス性の破壊が伝播するという考え方である（Heaton, 199023)）．

力学的には，断層の摩擦則をうまく設定することにより，その地点の条件だけで破壊を停

止させるモデルである（例えば，Ampuero and Ben-Zion, 200824)）．つまり，すべり弱化型の
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摩擦則に代えて速度弱化型の摩擦則を用いることで，すべり速度が低下すると摩擦が回復

してすべりが停止する．このような速度弱化型の摩擦則は，長期にわたる地震サイクルの

シミュレーションに使われる rate and state モデルを拡張して使えることから，地震の統一

的な解釈への期待とともに多くの研究がなされた．しかし現在までに，パルス性の破壊が

震源近傍のパルス性地震動の原因であるという積極的な証拠は見つかっていないと思われ

る． 

破壊停止フェーズとは，地表ではない断層のどこかにすべりの拘束条件がある場合

に，拘束によって生じたすべりを停止させようとするフェーズ（stopping phase）が伝播し

てくる現象である．アスペリティモデルもクラックモデルも，すべりが停止するメカニズ

ムは本質的にはアスペリティやクラック端部において生じた破壊停止フェーズによるもの

である．ここで強調する破壊停止フェーズとは，対象とするすべり域の外で発生した破壊

停止フェーズを意味している．例えば，Wada and Goto (2012)25)は地表断層地震と潜在断層

地震における断層破壊メカニズムの違いを論じているが，断層下部で生じた破壊停止フェ

ーズによってパルス幅がコンパクトになるために，潜在断層地震ではパルス性地震動にな

りやすい傾向にあることを論じている．地表断層地震においても同様な考え方で，浅いす

べり域におけるすべり速度関数の時間幅をコンパクトに制限できる可能性がある．熊本地

震を事例に検証したところ非常にシンプルなモデルで西原村の記録を説明することに成功

している（Kaneko and Goto, 投稿準備中）． 

なお，フリングステップ（Fling step）により断層近傍のパルス性地震動が生じるとす

る考え方もある（例えば，Hisada and Bielak, 200326)）．地表断層が生じる際にステップ状の

地動変位が生じるが，フリングステップとは地表変位が短時間で表れる現象で，この時間

微分をとればパルス状の速度波形となる．ただし，そのパルス幅が何によって制御されて

いるか，すなわちどの程度の時間をかけて地表断層が生じるか，ということを説明するた

めには，やはり上述したような力学的プロセスを考える必要あろう． 

 

5.2.5 多様な地震像 

 

ここまで震源近傍のパルス性地震動の力学的な背景について整理をしてきたが，特

に地表断層に伴うパルス性地震動については，潜在断層地震を基本として，例外的に取り

扱おうとする考え方が多いようである．例外的に扱わないためには，多様な地震現象その

ものをどのように力学的に理解するか，という本質的な問いに集約できる．言い換えると，

多様な地震の特徴を統一的に説明できるほど解釈が進めば，地表断層を伴う地震も含め，
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様々な現象を一つの像（realization）として扱えるはずである．ここでは，統一的な理解に

向けて鍵となる可能性のあるいくつかの事象について紹介する． 

 

(1) スロー地震 

近年，通常の地震と異なる特徴を持つ「スロー地震（slow earthquake）」の研究が盛ん

になされている．スロー地震には，低周波地震（LFE），超低周波地震（VLF），スロースリ

ップ（SSE），微動（Episodic tremor and slip; ETS）といった様々な形態があり，次々とその

観測事実が報告されている．これらの地震は，名前にも見られるように通常の地震と異な

るスペクトル特性を持つ（Shelly et al, 200727)）．小さい応力降下量であることが予想される

ことや，高周波域で f-1で減衰する（通常の地震は f-2のオメガスクエア）という特徴があ

る．また，これらの地震は，共通して通常の地震と異なるスケーリングに従う（Ide et al., 

200728); 井出, 200929)）． 

スロー地震は沈み込み帯で広く観測されているが，様々な証拠によりプレート境界

で発生していると考えられている．通常のプレート境界地震に対して，力学的にどのよう

な本質的な違いがあるのかは，地震を理解する上で重要であろう．様々な研究が盛んに進

められた結果，Ide (2014)30)によって提唱されたような強度（破壊エネルギー）パッチの階

層モデルが１つの解釈を与えている．この階層モデルでは，様々な破壊エネルギーを持つ

強度の高いパッチが階層的に断層面上に分布していると考える（図 5.2.1）．通常の地震は，

図中の右下にあるようにパッチがフラクタル状に階層的な構造を成す（Ide and Aochi, 

200531)）．通常の地震に比べて，サイズの大きなパッチが相対的に少ない場合はパッチ間の

距離が離れる（図中の左側）．このとき，パッチが破壊すれば LTE や VLF を生じるだろう

し，パッチ間で歪みを解消する場合には SSE を生じる．対して，サイズの小さなパッチが

相対的に少ない場合（図中の上側），characteristic な地震イベント（固有地震）を生じると

解釈できる．このモデルはアスペリティモデルの自然な拡張として，１つの重要な示唆を

与えていると考えられる． 
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図 5.2-1 強度（破壊エネルギー）パッチの階層モデル（Ide, 201430)） 

 

(2) 動的トリガリングと遅れ破壊 

古典的な地震像に，発生時（断層の割れ始め）に最終的な地震のスケールが決まって

いるという概念がある．力学的な因果関係を考えれば，場所によって異なる強度と時々刻々

と変化する応力によって生じる時空間的な破壊プロセスの結果として，最終的なスケール

が定まると考えられる．破壊開始時に，断層は地震の最終的なスケールを知ることはでき

ないはずである．言い換えれば，最終的な地震スケールから定まるパラメータを破壊開始

直後のプロセスにまであてはめることは，本来は力学的には受け入れにくい考え方である．

例えば，最終的な断層のスケールから微視的なすべりのスケールを定めることは，力学的

には納得しづらい． 

力学的な因果関係により見られる特徴的な現象として，動的トリガリング（dynamic 

triggering）に着目する．動的トリガリングとは，地震等によって生じた動的な応力擾乱に

よって離れた地点の別の地震を誘発する現象である（例えば，Gomberg et al., 200132)）．こ

の現象は，地震が力学的な因果関係を持つような事象であることを意味する直接的な例で

ある．動的トリガリングはこれまで地震波の擾乱に埋もれにくい離れた地点で生じるもの
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が報告されてきたが，断層の近傍でも生じている直接的な証拠が近年見つかりつつある

（Fan and Shearer, 201633)）．また，2016 年熊本地震本震では，本震による動的な応力擾乱に

より大分で M5 クラスの地震が誘発されたことが指摘されている（Nakamura and Aoi, 

201734)）．このことから，断層のごく近傍においても地震発生中から発生直後に動的トリガ

リングが生じている可能性が考えられる． 

さて，動的トリガリングが断層の主たる破壊プロセスの中で発生するとどうなるだ

ろうか．通常の地震であれば，震源から同心円状に断層面上を破壊が広がる．しかし，破

壊フロントでは強度に達せずに，後の応力擾乱によって破壊する（動的トリガリング）と，

同心円状の破壊とは異なるプロセスを見せることになる．2011 年東北地方太平洋沖地震で

は，宮城県沖に少なくとも 2つの強い地震動を生じたエリアが認められているが，震源か

ら同心円状に破壊するプロセス（タイミング）では説明ができない．2 つ目の主要な断層

破壊が破壊フロントの通過後 40 秒ほど遅れて生じたと考えられている（Asano and Iwata, 

201135); Goto et al., 201236)）．また，2016 年熊本地震前震においても破壊フロントの通過か

ら有意に遅れた破壊の存在が認められている（Goto et al., 201937)）．このような現象を遅れ

破壊（delayed subevent）と呼ぶことにする． 

遅れ破壊は，分解能のない遠地波形では主破壊のフェーズと一体となるために，地

震モーメント（マグニチュード）に含まれる．一方，遅れ破壊である故に，同程度の規模

の地震と比べて地震動の継続時間が長くなる．また，東北地震や熊本地震前震で観察され

たように，主破壊よりも遅れ破壊によるフェーズの方が振幅が大きくなることもある．工

学的に無視できるほど些細な現象というわけではないようである． 

遅れ破壊を伴う地震が通常の地震と比べて同じスケーリングに乗るのか異なるスケ

ーリングを考えるべきなのか等，未解決な点も多い．しかし，上述した Ide(2014)のモデル

のように，強度パッチが階層的に分布しているような状況を考えれば，応力条件によって

は遅れ破壊が生じることを力学的に説明できる．運動学的なモデルでは扱えなかったよう

な地震像を，力学的な視点で改めてモデルを構築し直せば，統一的な解釈を与えることが

できるかもしれない．今後の研究に期待したい． 
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