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4.1 はじめに 

海底の大地震で発生した津波の大きさは，第一近似とし

て地震の規模に比例する．地震動も地震の規模に比例する

から，津波より先に来る地震動の強さによって津波の大き

さも大まかに推測でき，「海岸で強い揺れを感じたらすぐ

高台に避難」という津波避難の鉄則が導かれる．しかし，

津波は海底の地殻変動により海水が変位すれば発生する

ので，地震に依らない津波も存在し，それらの津波は「非

地震性津波」に分類される．代表的な非地震性津波は海底

の地すべりで励起される津波である．海底地すべりは地震

に伴って発生することが多いだろうから，揺れた後に海底

地すべりで励起された津波が襲来，という流れに変わりは

ないかもしれないが，揺れはさほど強くないのに大きな津

波が来る．極端な場合では，揺れを感じないのに津波だけ

が襲来する．2018 年にインドネシアで発生したクラカタ

ウ火山の崩壊による非地震性津波 1)では，まったく予期せ

ぬ津波に海岸で開催していた音楽ライブ会場が飲み込ま

れる映像が残されている．

このように非地震性津波への対処は難しい．東日本大震

災以降，日本各地で津波対策が講じられているが，非地震

性津波の対策は十分進んでいるとは言い難い．非地震性津

波の直接的な対処策は海域津波観測網の整備である．日本

周辺では，GPS 波浪計，日本海溝海底地震津波観測網（S-
net）2)，地震・津波観測監視システム（DONET）3)などが

あり，海岸に到達する前の津波の観測は充実しつつあるが，

今後，これらの沖合津波観測データを利用した非地震性津

波のリアルタイム予測技術の高度化，実用化を成さねばな

らない．その他，事前予測として，各海域での海底地すべ

り発生可能性評価と海底地すべり津波の計算技術の高度

化も求められる．津波シミュレーションの観点から言えば，

津波の大きさを直接的に支配する一回のイベントの地す

べり体の体積（規模）と移動速度に関する情報が必須であ

る．規模は地すべりの痕跡地形から推定されることが多い

が，それが一回の地すべりイベントによるかどうかはわか

らない．移動速度は海底地すべりにより発生した混濁流に

ついては海底ケーブルの切断のタイミングから算出され

ている 4)が，海底斜面の滑落速度を実測した例はない．さ

らに，確率論的評価を目指すのであれば，地すべりイベン

トの繰り返し間隔も明らかにされなければならない．

海底地すべり津波の数値計算では，特に津波励起の部分

において複数の方法が存在する．言い換えれば，統一的な

津波励起モデルを得るに至っておらず，いまだ発展途上に

あることを意味する．そこで本稿では，論文等においてよ

く利用される海底地すべり津波の発生および伝播モデル

を紹介する．また，それらのうちいくつかのモデルを使っ

て海底地すべり津波を計算する．

4.2 海底地すべりによる津波発生モデル 

海底地すべりによる津波の発生のモデル化は大きく分

けて３つの方法がある．ひとつ目は何らかの方法で海水中

の海底地すべりによる海底の変動を推定し，それを海面変

化として津波計算に与える方法である．最も単純なのは，

海底地すべり前後の海底調査から得られた地形変化を海

面にそのまま入力する方法で，ちょうど断層運動によって

発生する海底地殻変動を津波の初期水位として海面に入

力するのと同じイメージである．加えて，地すべり体の移

動速度を仮定して徐々に海面に入力する方法 5)や，地すべ

り体の運動を別途数値解析等で求め，その結果を海面に入

力する方法が利用されている．

２つ目は，地すべり体と海水の運動とを双方向に連動さ

せて解く二層流モデル（図-4.1）である．先の方法は地す

べり体の移動が海水層に入力されるだけで海水層の変動

が地すべり体の移動に影響しなかったが，二層流モデルは

地すべり体と海水層が相互に影響しながら計算が進む．海

底地すべり津波のための二層流モデルは，海水層が上層に，

地すべり体が下層に対応する．下層の地すべり体は海水よ

りも高密度な流体としてモデル化されている．このため，

地すべり体も移動に伴って形状が変化する．二層流モデル

は密度の異なる２つの流体層の運動を長波の仮定のもと

で導出されており，上下層ともに完全流体として定式化さ

れたもの 6)や下層を粘性流体あるいは粘塑性流体として扱

うもの 7-11)がある．二層流モデルでは海底地すべり津波の

発生から伝播まで，統一的な解析が可能である．

最後に，Grilli and Watts12)と Watts et al.13)によって提案さ

れた海底地すべり津波の発生モデルがよく利用される．彼

らは海底地すべり津波を模擬した水理実験と数値解析を

から海底地すべりによる初期水位分布の経験式を導いた

図-4.1 二層流モデルの概念図．密度の異なる２つの

流体の運動を同時に解く．
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（本稿では，Watts の式と呼ぶ）．海底地すべりの幾何学的

形状を与えることで初期水位分布が求められる Watts の式

は大変便利で，海底地すべり津波の計算に広く使われてい

る 14)．ただし，実際の海底地すべりでは地すべり体は形を

変えながら海底斜面上を移動していくと考えられるが，

Watts の式が参照した水理実験では変形しないブロックの

塊が水中斜面を滑り落ちるものを扱っていた．このため，

実現象の海底地すべり津波への Watts の式の適用において

は注意が必要かもしれない 15,16)． 
 
4.3 海底地すべり津波の伝播モデル 
 
津波の波長は波源の大きさに依存するので，地震性津波

の津波の波長は一般に海の深さに比べて十分に長い．この

ため，津波の支配方程式はナビエ・ストークス方程式に非

圧縮・非粘性とともに長波を仮定して導かれる浅水理論式

が利用される．海底地すべり津波の計算にも浅水理論式が

用いられることが多く，先に紹介した二層流モデル 6-11)に

おいても，下層モデルは粘性や塑性を考慮する,しないな

ど異なるものの，上層の海水層は浅水理論式を基礎として

いるものが多い． 
しかし，海底地すべり津波の波長は地震性津波のそれよ

りも短く，波長が水深よりも十分に長いという長波の仮定

が成立しない場合がある．このような津波は分散性が無視

できなくなる．分散性を考慮した海底地すべり津波を扱っ

た研究としては，ブシネスク型の分散波理論式を利用した

もの 17-19)や，３次元非静水圧モデルで扱ったもの 20)があ

る．海底地すべり津波の計算のためにナビエ・ストークス

方程式を直接解いている研究もある 15-16)． 
ここで取り上げた浅水理論式からナビエ・ストークス方

程式の各モデルは示した順に高精度となる．高精度なモデ

ルを利用すればより詳細な津波伝播過程を再現できるわ

けだが，同時に技術的にも計算負荷的にも容易ではなくな

っていく．よって，やみくもに高精度なモデルを利用すれ

ばよいというわけではなく，解析の目的に対して適切な数

値モデルを選ぶことが必要である． 
 
4.4 海底地すべり津波の計算 
 
本章では海底地すべり津波計算の事例紹介として，同じ

地すべり源に対していくつかの方法で津波を計算し，結果

を比較する．津波励起においては，最も単純な地すべり前

後の海底地形の変化を海面に入力する方法，二層流モデル
6)，Watts の式 13)を用いた場合の３通りを，海底地すべり津

波の伝播においては，一般的な浅水理論式と分散が考慮で

きるブシネスク型の分散波理論式の２通りを検討する． 
 
4.4.1 海底地すべり源の設定 
 
海底地すべり津波の計算においては，まず海底地すべり

源を設定する．ここでは四国沖の大陸棚斜面上にある海底

地すべり痕跡を参考にして，地すべり源を設定した．この

領域では，過去に海底地すべりが発生したと思われる崩壊

地形が低解像度の海底地形図においても確認できるが，

我々はより詳細に海底地すべりの特性を把握するために，

2017 年から 2018 年にかけて神戸大学の練習船深江丸の公

募研究航海によりマルチロービーム測深を計 3 回実施し

た 19)．図-4.2 に示した海底地形図は深江丸航海のマルチナ

ロービーム測深によって取得されたデータである． 
当該海域の海底には大陸棚斜面の走向方向に連続して

４つの地すべり地形が確認でき，便宜上，西から順に Slide 
A, B, C，D と呼ぶことにする．このうち Slide B が最大で，

傾斜方向の長さはおよそ 4.2km，馬蹄形の滑落崖の幅はお

 
図-4.2 四国沖大陸棚斜面におけるマルチナロービーム測深結果．コンター間隔は 10m. 



よそ 6.9km である．他の地すべりも含めて，表-4.1 に 4 つ

の Slide の幾何学的特徴をまとめた．なお，表中の層厚は 
4 つの Slide について斜面方向の水深プロファイルを作成

し，それと崩壊してない標準的な大陸棚斜面の水深プロフ

ァイルの差から求めた． 
 
表-4.1 海底地すべりパラメタ 

Slide（図-4.2） A B C D 

滑落崖の水

深 
660 m 640 m 760 m 850 m 

滑落崖の幅 4.2 km 6.9 km 3.7 km 3.2 km 

長さ 4.2 km 4.2 km 2.7 km 2.9 km 

層厚 210 m 280 m 280 m 90 m 

斜面勾配 7° 5° 4° 6° 

推定体積 1.9 km3 4.8 km3 1.3 km3 0.4 km3 

 
Slide B と C には滑落崖の下の地すべり斜面にも崖がみ

られ，過去に複数回の地すべりイベントがあった可能性が

ある．Slide B, C, D は浸食地形であるガリに滑落崖も含め

て深く削られており，形成からかなり時間が経過している

印象を受ける．また，Slide B, C, D の下部に存在すべき地

すべり堆積物も不明瞭である．一方，Slide A は斜面が比較

的滑らかで，ガリによる浸食も他の地すべりより少ない．

地すべり堆積物も斜面下方にある程度確認できる．これら

の観察から，Slide A はこれらの中で最も時代が新しく，１

回の地すべりイベントで形成されたものであると推察さ

れる． 
そこで，ここでは Slide A を対象として海底地すべり津

波の計算を行う．Slide A の地すべりパラメタを参照して，

直径 4.2km，厚さ 210m の円筒形の土塊を地すべり体とし

て，現在の海底地形（つまり，地すべり後の地形）に乗せ

て地すべり前の地形を復元した．ただし，円筒形の地すべ

り体は縁に向かってコサインテーパーをかけてなだらか

にしてある．これは，二層流モデルのシミュレーションに

おいて，地すべり体の急加速を避けるための措置である． 
 
4.4.2 二層流モデルによる海底地すべり津波の計算 
 
現在の海底地形の上に乗せた円筒形の地すべり体に高

密度を与えて，二層流モデルの下層として計算を行う．二

層流モデルの上層はもちろん海水層に対応する．ここで用

いた二層流モデルは Imamura and Imteaz の二層流モデル 6)

で次の式で表される． 
𝜕𝜕𝑀𝑀1

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕𝑁𝑁1
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕

(𝜂𝜂1 − 𝜂𝜂2) = 0 (4.1) 

𝜕𝜕𝑀𝑀1

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1

2 𝐷𝐷1⁄ )
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1𝑁𝑁1 𝐷𝐷1⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷1

𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

= 0 (4.2) 

𝜕𝜕𝑁𝑁1
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1𝑁𝑁1/𝐷𝐷1)

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑁𝑁12 𝐷𝐷1⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷1

𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

= 0 (4.3) 

𝜕𝜕𝑀𝑀2

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕𝑁𝑁2
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕𝜂𝜂2
𝜕𝜕𝜕𝜕

= 0 (4.4) 

 

図-4.3 二層流モデルによって得られた海底地すべりによる水深変化．赤色が堆積，青色が浸食を示す． 



𝜕𝜕𝑀𝑀2

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2

2 𝐷𝐷2⁄ )
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2𝑁𝑁2 𝐷𝐷2⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕

+ 𝑔𝑔𝐷𝐷2 �
𝜌𝜌1
𝜌𝜌2
�
𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕ℎ1
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
𝜕𝜕𝜂𝜂2
𝜕𝜕𝜕𝜕

�

+
𝜕𝜕𝜂𝜂2
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
𝜕𝜕ℎ1
𝜕𝜕𝜕𝜕

�+ 𝐵𝐵𝐵𝐵 = 0 

 (4.5) 

𝜕𝜕𝑁𝑁2
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2𝑁𝑁2 𝐷𝐷2⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2

2 𝐷𝐷2⁄ )
𝜕𝜕𝜕𝜕

+ 𝑔𝑔𝐷𝐷2 �
𝜌𝜌1
𝜌𝜌2
�
𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕ℎ1
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
𝜕𝜕𝜂𝜂2
𝜕𝜕𝜕𝜕

�

+
𝜕𝜕𝜂𝜂2
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
𝜕𝜕ℎ1
𝜕𝜕𝜕𝜕

�+ 𝐵𝐵𝐵𝐵 = 0 

(4.6) 

 
添え字の 1 と 2 はそれぞれ上層と下層を意味する．式(4.1)
と(4.4)が連続の式，式(4.2,4.3)と式(4.5,4.6)が運動の式で

ある．𝜂𝜂は水位，M と N は x 方向，y 方向の線流量，𝜌𝜌は流

体の密度で，本研究では𝜌𝜌1=1.00g/cm3，𝜌𝜌2＝1.65g/cm3 とし

た．h は静水深，D は全水深（ℎ + 𝜂𝜂），g は重力加速度であ

る．BF は海底との摩擦力である．  
海底地すべり後（つまり現在）の水深データをℎ1 + ℎ2に

与えて，先に定義した直径 4.2km，厚さ 210m の円筒形の

地すべり体の上面深さを𝜂𝜂2の初期位置とセットして，計算

を実行する．これにより地すべり体の移動とそれによる津

波の発生および伝播を同時にシミュレートする．計算はス

タッガード格子のリープフロッグ法による差分計算で陽

に解いた．地形データは内閣府の南海トラフ想定の公開デ

ータを利用し，差分格子の空間分解能は 90m とした．津波

の再現時間は，津波が十分に沿岸に到達する 1 時間とし，

時間ステップ幅は安定条件を満たすように 0.1 秒とした．  
ここで，上層（海水層）の運動の式の式(4.2, 4.3)は浅水理

論式に基づく．上層の津波の伝播に分散性を考慮するため

には，式(4.2, 4.3)を次の式(4.7, 4.8)に入れ替える． 
𝜕𝜕𝑀𝑀1

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1

2 𝐷𝐷1⁄ )
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1𝑁𝑁1 𝐷𝐷1⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷1

𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
ℎ1

2

3
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕 �

𝜕𝜕2𝑀𝑀1

𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕2𝑁𝑁1
𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕�

= 0 
(4.7) 

𝜕𝜕𝑁𝑁1
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀1𝑁𝑁1/𝐷𝐷1)

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑁𝑁12 𝐷𝐷1⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷1

𝜕𝜕𝜂𝜂1
𝜕𝜕𝜕𝜕

−
ℎ1

2

3
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕 �

𝜕𝜕2𝑀𝑀1

𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕2𝑁𝑁1
𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕�

= 0 
(4.8) 

浅水波理論式にブシネスク型の分散項（左辺最終項）が

追加され，これが津波の分散性を表現する．式(4.7, 4.8)が
分散波理論式の運動の式である．分散項には時間微分が含

まれるため陰解法が必要になり，浅水理論式に比べて計算

コストが急激に増加する．なお，本研究では分散項の解法

はガウス・ザイデル法を用い，計算の実施には海洋研究開

発機構のスーパーコンピュータ（地球シミュレータ）を利

用した．分散を考慮した場合，地球シミュレータの 16 ノ

ードを利用して，１時間分の津波伝播を計算するのにおよ

そ 12 時間かかった． 
式(4.1-4.6)を用いて得られた下層（地すべり体）の移動の

様子を図-4.3 に示す．大陸棚斜面の傾斜方向に沿って崩壊

が進み，その崩壊はおよそ 200 秒で完了する．地すべり体

の初期形状は直径 4.2km の円筒形だったので，地すべり体

の移動速度は最大で 21m/s 程度である．シミュレーション

からは，下層の最大流速は 19.35m/s という値が得られた．

崩壊完了後も，地すべり体はシミュレーションの最後まで

 
図-4.4 二層流モデルによって計算された地すべりイベント発生後 300 秒間の津波．上段は上層を浅水理論式

（SW，式(4.2,4.3)）で，下段は上層にブシネスク項を含めた分散波理論式（DP，式(4.7,4.8)）で解いたも

の．SW と DP の比較から分散性の効果がみられる．右上の地図の 1-3 は図-4.5 で示す津波波形の位置． 



斜面傾斜方向に広がりながらゆっくりと流れ続けた． 
図-4.4 は二層流モデルによって地すべりイベント発生後

300 秒間の得られた上層（海水層）の水位時系列変化であ

る．浅水理論式（SW）と分散波理論式（DP）の両方の結

果を並べて示した．地すべりイベント発生後 60 秒の図に

おいて，浅水理論式，分散波理論式のどちらでも空間的に

非対称な津波が励起されている．海底地すべりのすべり方

向には津波の押し波が，その反対の陸側には引き波が励起

されている．これは津波の伝播速度と地すべりの移動速度

が近いため津波の指向性が表れていると解釈できる．特に

波長が短い成分では分散波理論式は浅水理論式より伝播

速度が遅く，地すべりの移動速度により近づく．結果とし

て分散波理論式ではより大きな振幅の津波が励起されて

いる．その後，励起された津波は，浅水理論式では陸に向

かっては引き波のみが，海に向かっては押し波のみが伝播

していくが，分散波理論式では分散性の効果により波群と

なって伝わっている．図-4.3 に示したように海底地すべり

の崩壊はおよそ 200 秒かかるが，津波の励起は 60 秒には

完了しており，崩壊の初めの部分が津波励起に大きく寄与

しているとみられる． 
図-4.5a,d,g には疑似観測点 1-3 での時系列津波波形を示

した．分散波理論式の津波波形では第一波以降に波群が形

成され，強い分散性が確認できる．ハザードマップ等で重

要になる最大津波高さも，浅水理論式と分散波理論式の間

で大きく異なっている．また，分散波理論式の場合ではゼ

ロを中心にほぼ対象に波形が振れているが，浅水理論式を

用いたシミュレーション（図-4.5 赤線）では，波源の指向

性が津波波形においても確認でき，片揺れしている．沖に

向かう津波（図-4.5a）では押し波が，陸に向かう津波（図

-4.5d,g）では引き波が顕著である． 
 
 
 
 

4.4.3 地形変化の静的入力（Static input）による
海底地すべり津波の計算 

 
次に，二層流モデルによる下層の計算結果を用いて，地

すべり前後の地形変化を直接入力して津波を計算した．具

体的には，図-4.3 の計算終了時（3600 秒後）の海底地すべ

りによる水深変化を地すべり前後の地形変化として利用

した．津波計算において，この地形の上下変化を 200 秒の

立ち上がり時間（ライズタイム）で徐々に海面に入力した．

この場合は二層流モデルとは異なり，地形変化域の中にあ

る海水が一斉に 200 秒かけて上下に変位し，津波を生成す

る．海面の変位量は海底の地形変化量に対応し空間的に不

均一である．本稿ではこの方法を「地形変化の静的入力

（Static input）」と呼ぶことにする．なお，ライズタイムの

値は解析者によるところが大きい．本解析ではおよそ長さ

4km の地すべり土塊が 20m/s で滑り落ちたと仮定し，200
秒のライズタイムとした．海面に上下変位が生まれると重

力の作用で津波が伝播する．伝播計算では次の浅水理論式

（式(4.9-4.11)）と分散波理論式（式(4.9, 4.12, 4.13)）の双

方を利用した． 

𝜕𝜕𝑀𝑀
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕𝑁𝑁
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕𝜂𝜂
𝜕𝜕𝜕𝜕

= 0 (4.9) 

𝜕𝜕𝑀𝑀
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀𝑁𝑁 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷

𝜕𝜕𝜂𝜂
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝑔𝑔𝑛𝑛2

𝐷𝐷7 3⁄ 𝑀𝑀�𝑀𝑀2 + 𝑁𝑁2 = 0 
(4.10) 

𝜕𝜕𝑁𝑁
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀𝑁𝑁 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑁𝑁2 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷

𝜕𝜕𝜂𝜂
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝑔𝑔𝑛𝑛2

𝐷𝐷7 3⁄ 𝑁𝑁�𝑀𝑀2 + 𝑁𝑁2 = 0 
(4.11) 

 
図-4.5 様々な津波励起モデルで計算した海底地すべり津波の波形．(a,d,g)二層流モデルの結果，(b,e,h)地形

変化の静的入力，(c,f,i)は Watts の式による入力．Gauge1-3 の疑似観測点の場所は図-4.4 の右上の地図に示

した．赤色が海水層を浅水理論式で解き，青色が分散波理論式で解いた津波波形． 



𝜕𝜕𝑀𝑀
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀2 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑀𝑀𝑁𝑁 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷

𝜕𝜕𝜂𝜂
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝑔𝑔𝑛𝑛2
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−
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𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕 �
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𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕2𝑁𝑁
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(4.12) 

𝜕𝜕𝑁𝑁
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕(𝑀𝑀𝑁𝑁 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+
𝜕𝜕(𝑁𝑁2 𝐷𝐷⁄ )

𝜕𝜕𝜕𝜕
+ 𝑔𝑔𝐷𝐷

𝜕𝜕𝜂𝜂
𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝑔𝑔𝑛𝑛2

𝐷𝐷7 3⁄ 𝑁𝑁�𝑀𝑀2 + 𝑁𝑁2

−
ℎ2

3
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜕𝜕 �

𝜕𝜕2𝑀𝑀
𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕

+
𝜕𝜕2𝑁𝑁
𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕𝜕�

= 0 

(4.13) 

これらのモデルは地震性津波の計算で用いられるもの

と同じである．初期条件を 200 秒かけて𝜂𝜂に入力し，計算

を開始する．これらは先に述べた二層流モデルの支配方程

式（式(4.1-4.8)）の添え字がないだけで，その他，変数の

意味は同じである．また，再現時間や時間ステップ幅，利

用した地形データなどについても先の解析と同じとした． 
浅水理論式を用いたときの計算開始 300 秒間の津波伝播

の様子を図-4.6a に，図-4.4 の右上の地図で示した疑似観測

点の場所での時系列波形を図-4.5b,e,h に示した．二層流モ

デルよりも，波長の長い津波が生成，伝播していることが

わかる．なお，二層流モデル時に顕著だった分散性の効果

は本計算においては小さかった．これは地すべり発生域全

体で一斉に津波を励起するため，津波の初期水位分布の波

長が二層流モデルより長くなるからと理解できる．また，

津波の振幅も二層流モデルと比較して総じて大きい．津波

波形において二層モデルの浅水理論式で見られた片揺れ

現象は見られない． 

 
4.4.4 Watts の式による海底地すべり津波の計算 

 
最後に Watts の式を用いて津波を計算する．先に触れた

ように Watts et al. 13)では海底地すべりによる初期水位分布

を平面的に与える式を提案している．Watts の式では，海

底地すべりは土塊が一様斜面を滑り落ちる Slide と円弧す

べりの Slump に区別され，それぞれ異なる推定式が提案さ

れている．本稿では，初期水位分布の推定に図-4.2 の海底

地すべりの形態から Slump 式を利用することにした．ま

ず，地すべりが断面二次元である場合の Slump 式による振

幅（𝜂𝜂0,2𝐷𝐷）および波長（𝜆𝜆0）の推定式は， 

で，ここで 𝑆𝑆0は特性距離（地すべり体が停止するまでの半

分の値），𝑇𝑇は地すべり体の最大厚さ，𝑏𝑏は地すべり体の長

さ， 𝜃𝜃は斜面勾配，𝑑𝑑は地すべり体の水深，𝑅𝑅は曲率半径，

ΔΦは回転角，𝛾𝛾は地すべり体の水中比重， 𝜕𝜕0は特性時間で

ある．また，𝑅𝑅，ΔΦ，𝜕𝜕0を算出する式は次のように提案さ

れている． 

𝑅𝑅 =
𝑏𝑏2

8𝑇𝑇
あるいは𝑅𝑅 = 𝑏𝑏 (4.16) 

ΔΦ =
2𝑆𝑆0
𝑅𝑅

 (4.17) 

𝜂𝜂0,2𝐷𝐷

= 𝑆𝑆0 �
0.131
sin𝜃𝜃

��
𝑇𝑇
𝑏𝑏
� �
𝑏𝑏 sin𝜃𝜃
𝑑𝑑

�
1.25

�
𝑏𝑏
𝑅𝑅
�
0.63

(ΔΦ)0.39�1.47

− 0.35(𝛾𝛾 − 1)�(𝛾𝛾 − 1) 

(4.14) 

𝜆𝜆0 = 𝜕𝜕0�𝑔𝑔𝑑𝑑 (4.15) 

 

図-4.6 (a)海底地形変化の静的入力および(b)Watts の式によって計算された地すべりイベント発生後 300 秒

間の津波．浅水波近似式（SW，式(4.9-4.11)）で計算した． 



𝜕𝜕0 = �
𝑅𝑅
𝑔𝑔
�
𝛾𝛾 + 𝐶𝐶𝑚𝑚
𝛾𝛾 − 1

 (4.18) 

さらに，𝐶𝐶𝑚𝑚~1でよいとしており，結局，海底地すべりの

幾何学的形状のパラメタである𝑇𝑇，𝑏𝑏， 𝜃𝜃，𝑑𝑑と，𝑆𝑆0および𝛾𝛾
を決めれば，二次元を仮定した振幅と波長が求まる．さら

に，地すべり現象が三次元的な場合は，地すべり直上での

振幅（𝜂𝜂0,3𝐷𝐷）は 

𝜂𝜂0,3𝐷𝐷 = 𝜂𝜂0,2𝐷𝐷 �
𝑤𝑤

𝑤𝑤 + 𝜆𝜆0
� (4.19) 

として求められる．ここで，𝑤𝑤は地すべり体の幅である．

最終的に海底地すべりによる津波の初期水位分布は，二重

ガウス分布を用いて以下のように表現できるとしている． 
 

𝜂𝜂(𝜕𝜕,𝜕𝜕) = −
𝜂𝜂0,3𝐷𝐷

𝜂𝜂𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚
sech2 �𝜅𝜅

𝜕𝜕 − 𝜕𝜕0
𝑤𝑤 + 𝜆𝜆0

��𝑒𝑒𝜕𝜕𝑒𝑒 �−�
𝜕𝜕 − 𝜕𝜕0
𝜆𝜆0

�
2
�

− 𝜅𝜅′𝑒𝑒𝜕𝜕𝑒𝑒 �−�
𝜕𝜕 − Δ𝜕𝜕 − 𝜕𝜕0

𝜆𝜆0
�
2

�� 
(4.20) 

ここで，𝜂𝜂𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚は振幅（𝜂𝜂0,3𝐷𝐷）を除く右辺の最小値である．

𝜕𝜕0,𝜕𝜕0は地すべり体の位置座標である．Δ𝜕𝜕は昇降側と下降

側のピークの距離（あるいは，地すべり体の水平移動量）

を決めるパラメタである．𝜅𝜅，𝜅𝜅′は二重ガウス分布の形を

決める変数で，Watts et al. 13)では 𝜅𝜅＝3, 𝜅𝜅′ = 0.83 を利用し

ている． 
Slide A の地すべりによる初期水位分布を求めるために，

図-4.2および表-4.1を参照してT=210m，b=4.2km, w=4.2km, 
𝜃𝜃 = 7°，d=1000m，𝑆𝑆0 = 4.2km，𝛾𝛾 = 1.65，𝜅𝜅＝3, 𝜅𝜅′ = 0.83
と設定した．得られた初期水位分布を図-4.7 に示す．初期

水位分布以外は「4.4.3 地形変化の静的入力」と同じ方法，

条件で津波計算を実施した．こちらでも浅水理論式（式

(4.9-4.11)）と分散波理論式（式(4.9, 4.12, 4.13)の双方で計

算し，得られた結果を比較した． 
図-4.6bに地すべりイベント後300秒の浅水理論式（SW）

で得られた津波伝播の様子を示した．また，図-4.5c,f,i は 3
つ疑似観測点での津波波形である．この場合も静的入力と

同じように浅水理論式と分散波理論式の違いはほぼなか

った．他の津波励起モデルの津波波形と比べると，振幅は

二層流モデルによるものとほぼ同じかやや大きく，地形変

化の静的入力より小さい．波長については，二層流モデル

の結果より長く，静的入力よりも短かかった． 
 
4.4.5 海底地すべり津波モデルの検証 

 
海底地すべり津波の計算に限ったことではないが，予測

数値モデルはその精度を実測値で評価する必要がある．そ

のためには，本研究の場合では，海底地すべりの静的およ

び動的な情報とそれよって発生する津波の観測記録が必

要である．過去の研究においては，海底地すべり津波の沿

岸の痕跡高データが検証に使われてきたが 5, 21)，データ量，

データの質ともに十分ではないだろう．また，津波を引き

起こした海底地すべりの位置と規模という静的な情報は

一般に地形データから読み取れるが，地すべり後の１回の

海底地形調査では不十分である．地すべり地形が１回の大

きな地すべりイベントによって作られたものなのか，過去

の複数回の小さなイベントの重ね合わせの結果なのかは

１回の調査からは判断できない．よって，津波を引き起こ

した海底地すべりの位置と規模の推定には地すべり前後

の双方の地形データが必要である． 
津波が検潮器等で観測され，それを励起したと思われる

海底地すべりを前後の海底地形データの差から特定した

事例は，筆者の知る限りでは 2009 年駿河湾地震 22)しかな

い．ただ，Baba et al.23)は本稿で言う地形変化の静的入力の

方法で 2009 年駿河湾地震の津波を計算したが，観測され

た津波波形の完全な再現には至らなかった． 
近年，日本では S-net2)や DONET3)という海底水圧計観測

網が構築された．このような観測網であれば海底地すべり

津波の発生・伝播過程を高精度で記録でき，海底地すべり

津波モデルの検証と高度化，ひいては被害軽減に資するデ

ータを提供するだろう．また，日本近海では現在の海底地

形に関するデータは取得済みであるため，もし中規模以上

の海底地すべりが発生すれば地形の差から位置と規模は

特定できるものと考えられる． 
一方，地すべり体の移動速度という動的な情報の直接観

測は，相手が海底に身を潜めているだけに今後もかなり難

しいだろう．しかし，地すべり体の移動速度は発生させる

津波に大きく寄与する．津波シミュレーションで示された

ように津波励起は１，２分で終わるので，特に地すべりの

初期段階の移動速度の情報が重要である．この速度が津波

の伝播速度と同程度の場合かそれ以上の時に津波が発生

し，二層流モデルで見たように，地すべり体の移動速度と

津波の伝播速度が同程度のとき，津波発生および伝播に指

向性が強く出て，それによって波長が短くなり，波高が大

きくなる．逆に，たとえ地すべり体が巨大でも極端にゆっ

くりとすべれば津波は発生しない．過去の研究においても，

この地すべり体の移動速度の設定が難しく，速度をある範

囲で変化させて，津波痕跡高を最もよく説明できる値を探

している．二層流モデルでは土砂層の伝播速度を直接設定

するパラメタは存在しないが，摩擦係数や粘性係数によっ

て支配されるので，結局は土砂層の伝播速度が津波の規模

と特徴を支配すると理解してよい．シミュレーションを繰

り返して尤もらしい移動速度を見積るという手法は一見

すると合理的に見えるかもしれないが，海底地すべり津波

の発生モデルと地すべり体の移動速度の間にトレードオ

フが存在するため，発生モデルが確立してない状況で利用

すると，結局どの発生モデルがベストなのかという問いに

答えられない．これが，いまだ複数の海底地すべり津波の

発生モデルが存在する理由であろうと思われる．このため，

移動速度の実測は難しいとしても，サンプリングによる海

底地盤の微細構造や物性の把握，水槽実験および数値実験

 
図-4.7 Watts の式により得られた初期水位分布．

コンター幅は 1m で，赤コンターは隆起，黒コン

ターは沈降を示す． 



  

による海底崩壊の再現などを通じて，地すべり体の移動速

度を拘束するような研究が必要である．また，ここでは触

れなかったが，海底地すべりのトリガリングメカニズムに

ついての解明が進まないと，移動速度の推定もままならな

いため，この研究も必要である． 
 
4.5 まとめ 

 
本稿では海底地すべり津波の複数ある計算法の概要を

紹介した．また，それらのうちいくつかを利用して同じ海

底地すべり源で津波を計算し，結果を比較した．同じ海底

地すべり源を入力しても，利用する計算法の違いによって，

励起された津波は振幅，波長ともに最大で数倍異なった．

海底地すべり津波の計算法の確立に向けては，海底地すべ

りの静的および動的な情報とそれよって発生する津波の

観測記録が必要である．現状，必ずしも十分とは言えない

が，海底地すべりの位置と規模という静的な情報は海底地

形調査からある程度把握できるようになってきたし，津波

の発生・伝播過程も，今後は海域に展開された水圧計観測

網などで高精度データを取得できる機会が増えると予想

される．一方，津波励起に大きく影響する地すべり体の移

動速度という動的な情報については，今後も実測は難しい

だろう．地すべり体の移動速度をより精度よく推定するた

めには，海底地盤サンプリングによる物性の把握，水槽実

験および数値実験による海底地盤崩壊の再現などの取り

組みが必要不可欠である．  
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