
第２章　地殻変動解析手法の高度化

2.1 GPS３時間解析値のグループ補正

2.1.1 はじめに

気象庁では東海地域に19点の地殻岩石歪計を展開し，東海地震の短期予知のために24時間体制で監視している。地

殻岩石歪計は1986年伊豆大島噴火に伴う歪変化を大島島内だけでなく東伊豆や湯河原でも記録する（神定・他，1987）

など，高感度でリアルタイムに地殻変動を把握できる。しかし，設置地点周辺の局所的な地下水変化などの影響も見

られる（吉田・他，1984；二瓶・佐藤，1988）など，近傍の地殻変動の影響を受けやすい。

一方，国土地理院は平成５（1993）年度に110点のGPS観測局を南関東・東海地域に設置し，その後全国にGPS連続

観測網（GEONET）を展開している（鷺谷，1997）。GPSの定常解析としては，1日分の観測データを用いて，組み合

わせ暦による解析とIGS（International GPS Service）最終精密暦による解析が行われている（宮崎・畑中，1998）。組

み合わせ暦は，１日分の観測データが得られた直後に利用できる最良の暦として国土地理院が用いているもので，

IGSが公開している速報暦9時間分と，予測暦15時間分を組み合わせた暦である。速報暦は1日分の観測後6時間以内に

交換されたデータのみを用いて解析されたもの，予測暦は軌道決定の際に求められた軌道パラメータを軌道モデルに

したがって積分外挿して得られたものである。IGS最終精密暦は最も高精度な軌道情報で，１週間分の観測の11日後

に公開され，地殻変動の監視・研究において最終的なGPSの基線解析に利用されている（島田・他，1998）。座標値が

得られるまでに，精密暦による座標値については観測後2週間程度を要し（飯村・他，1997），組み合わせ暦による座

標値が得られるのも観測の翌日となる。GPSの座標値データを用いて，1994年三陸はるか沖地震の余効変動の詳細が

明らかにされ（Heki et al., 1997），2000年秋からの東海地域の非地震性すべり（Ozawa et al., 2002）が推定されるなど，

数日から数年に渡る長期的な地殻変動を面的に把握することには長けている。また，地殻岩石歪計の観測点配置が駿

河湾や遠州灘沿岸に限られるのに対し，GPS観測点は内陸部も含めて広範囲により高密度で展開されている。

東海地震に対する現在の予知体制は，地震直前に前兆的な現象が観測されることが前提となっており，その有力な

候補は想定震源域およびその周辺のプレート境界で生じると期待されるゆっくりとした前兆すべりである。地殻岩石

歪計とGPSの時間的，空間的な特徴を互いに補完することにより，更に有効な地殻変動の監視が可能となることが期

待される。しかし，地震発生の前に前兆すべりが生じるとしても，それがどのくらいの規模で，どこでどのように進

行するか，現時点では確定的に予測することはできない（吉田，1999）。GPSによる座標値が得られるのは，組み合わ

せ暦でも観測の翌日であるが，前兆すべりが時間的にどのような経過をたどるのかわからないため，より早く座標値

を得ることが望まれる。そこで，国土地理院と気象庁では，平成10（1998）年度から東海地域を対象としてGPSの3

時間値の解析と監視を開始した（小林・他，2002）。ここでは，3時間解析値の特徴を把握し，より精度の高い監視を

行うための手法について検討を行う。

2.1.2 ３時間解析値の精度

国土地理院では前述のように，定常解析として組み合わせ暦と精密暦による解析を行っている。これに対して，観

測直後に解析を行う３時間解析では予測暦しか用いることができず，組み合わせ暦や精密暦による１日解析値と比較

して，暦の精度や解析対象時間の短さなどから座標値の精度が劣ると予想される。

ここでは，精密暦，組み合わせ暦を用いた１日解析，および予測暦を用いた３時間解析による斜距離をいくつかの

観測点間について求め，調査対象期間中の１次トレンドを除去した残差の標準偏差等について考察する。調査対象期
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間は，1998年４月１日から1999年３月31日までの1年間である。斜距離の平均値を中心とした頻度分布をFig. 2.1.1に，

標準偏差等をTable 2.1.1に示す。Fig. 2.1.1の頻度分布からわかるように，ほぼすべての解析値が平均値から20mm以

内に収まっているが，３時間解析値には明らかに実際の変動とは思われない極端に外れた値（outlier）が稀にみられ

ることがある。このように異常な外れ値を含めると，実際の解析値のばらつきの程度を適切に表さない恐れがあるの

で，３時間解析値については平均値から20mm以内のデータのみを用いて求めた標準偏差値もあわせて示している。

精密暦，組み合わせ暦による１日解析値の斜距離の頻度分布はよく似ており，標準偏差も同程度である。中には組

み合わせ暦による解析値の標準偏差の方が小さい場合があるが，標本数が精密暦の場合よりも少なく，組み合わせ暦

では解析値が得られなかったのに，精密暦では精度が悪いながらも解析値が得られていることの影響が入っているも

のと思われる。一方，３時間解析による斜距離の頻度分布は，精密暦，組み合わせ暦と比較して明らかにばらつきが

大きく，外れ値を除いて求めた標準偏差値でも他の暦による１日解析の値の２～３倍になっている。なお，精密暦を

用いた１日解析値には顕著な年周変化が見られるが，３時間解析値はばらつきが大きいため年周変化は見られない。
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Fig. 2.1.1 Frequency distributions of deviations from the average of baseline lengths
obtained by GPS. Open circles indicate frequencies of the deviations
obtained from the daily analysis with precise ephemeris; the solid triargles
represent the daily analysis with combination ephemeris; and the solid
squares represent the analysis using three-hour data.



このため，精密暦での１日解析値についても年周補正をしなかった。年周補正をした場合に比べて標準偏差が若干大

きくなっていることが予想されるが，いずれにしても精密暦，組み合わせ暦による１日解析値の標準偏差には大きな

差はない。組み合わせ暦の解析では半分以上を３時間解析で用いられている予測暦が占めていることから，３時間解

析値の精度が悪い原因として暦の違いは考えにくい。

一方，GPSのアンテナを保護するレドームの有無や形状，ピラー頂上部からの電波の散乱が，アンテナ及びレドー

ムやピラー頂上部の構造（以下ではこれらをアンテナ・架台タイプと呼ぶ）ごとに異なることで，衛星の仰角・方位

角に依存して観測される位相が変動し，基線解に影響を与えることが報告されている（越智・畑中，1996；澤田・他，

1999；Hatanaka et al., 2001a）。１日解析では24時間の間に衛星配置が大きく変化するのでばらつきが平均化されるが，

3時間解析では衛星配置の変化が小さいため平均化されないで残る可能性がある。この他に，３時間解析のばらつき

の要因として大気遅延勾配（岩淵・他，1999；宮崎・他，1999）や海洋潮汐による荷重変形（Hatanaka et al., 2001c）

が挙げられる。大気遅延勾配によるばらつきとは，実際の大気は前線付近などで水蒸気量の違いによる大気遅延の水

平勾配があるのに，基線解析でそれを考慮しないために生じる見かけ上の変動である。以上のようなことから，3時

間解析値のばらつきが大きい理由は，暦の違いよりも観測時間の短さによると推定される。

精度的には１日解析値に劣る３時間解析値であるが，地殻変動が急速に進行するような場合には，１日解析より早

期に地殻変動を検出する可能性を持っている。そこで，３時間解析値の特徴を把握し，解析処理を改修したり，得ら

れた解析値を補正したりすることによって精度の向上を図ることは監視上意味があると考えられる。
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Table  2.1.1 Statistics of some baseline lengths obtained by the daily analysis with
a precise ephemeris, the daily analysis with a combination ephemeris,
and the analysis using three-hour data.



2.1.3 ３時間解析値と誤差情報

３時間解析結果には，各観測点の座標値の他に，座標計算時に最小二乗法の計算から推定される解の標準偏差（以

下，誤差値と呼ぶ）も精度情報として含まれている。ある程度誤差値が大きな場合に，観測点の座標値，または観測

点間の斜距離などが平均的な値からかけ離れていれば，監視上容易に観測または計算上の異常値として判断ができる。

このため，観測点の座標値と観測点間の斜距離について，偏差と誤差値との関係を調べた。

観測点として御前崎を例にとり，1999年１年間の直交地心座標系（当時ITRF96）X, Y, Z（Z軸：自転軸方向，X

軸：グリニッジ子午線方向）座標値のそれぞれについて１次トレンドを除去し，偏差の絶対値を求めた。X成分の偏

差の絶対値と誤差値との関係をプロットしたものをFig. 2.1.2に示す。誤差値が小さいところでは偏差の最大値を規定

する様子が見られるが，一般に誤差値と偏差との関係は見られない。これは他の成分についても同様である。

斜距離に関しては，御前崎－戸田（距離約66km）を例にとって，上記同様に偏差の絶対値を計算した。斜距離に

関する誤差値は直接計算されていないため，斜距離に対応した誤差値として，両観測点の誤差値（Xe,Ye,Ze）からそ

れぞれの二乗和の平方根 を求め，それらの誤差値間の関係を見たのがFig. 2.1.3である。両者に

は一定の正相関が見られる。Fig. 2.1.4には御前崎－戸田の斜距離偏差の絶対値と，両観測点どちらか大きい方の誤差

（  （Xe2＋Ye2＋Ze2）） 
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Fig. 2.1.2 Relation between errors and deviations of the X component of Omaezaki
station coordinates.

Fig. 2.1.3 Relation between total errors of Omaezaki and Heda station coordinates.



値との関係を示す。観測点座標値の場合と同様，誤差値と偏差との間に相関は見られない。これらのことから，誤差

値は精度の指標としては不十分であることがわかる。

2.1.4 ３時間解析値のグループ化と補正

３時間解析値のばらつきの特徴的な一例として，ある時刻の座標値と1ヶ月間の座標値の平均値との差をとって，

面的に見たものをFig. 2.1.5に示す。これを見ると，ある一定範囲の観測点が同じ方向に同じ大きさで見かけの変動を

していたり，逆に御前崎付近などのように近接した観測点でもばらついていたりすることに気付く。津村・那須野

（1998）は，GEONETのデータを用い２点間の基線長変化について，長距離でも短期再現性（日々のばらつき）が良

い基線がある反面，その逆もあることを指摘し，潮位データに対するノイズ補正法（津村，1963）と同様の手法によ

り，ばらつきの時間変化の相関が高い観測点を同一グループとして，ばらつきに含まれる共通成分の除去を試みた。

これを参考に，３時間解析値についても同様に観測点のグループ化とばらつきに含まれる共通成分の除去が可能かど

うかを検討した。
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Fig. 2.1.4 Relation between deviations of the baseline length from Omaezaki to
Heda, and the larger coordinate error of the two stations.

Fig. 2.1.5 Example of a spatial distribution of horizontal coordinate deviations.
Difference between the average value of the coordinates in January 2001
and the coordinate from 3:00 to 6:00 on February 3.
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調査対象期間としては，現在の132点の解析体制となった2000年４月以降で，2000年６月末から始まった三宅島か

ら新島・神津島近海における地震火山活動の影響を避けて，2001年１月から３月までの３ヶ月間のデータを用いた。

２点間の相関は，それぞれの座標３成分（X,Y,Z）の偏差同士の相関係数により判定することとしたが，通常用いら

れているピアソンの積率相関係数

r=（変数Ｖと変数Ｗの共分散）／（変数Ｖの標準偏差×変数Ｗの標準偏差）

では，外れ値がある場合に実態と離れた不適当な値となることがある。これに対し，変数の値ではなく順位に着目し

たスピアマンの順位相関係数（例えば，東京大学教養学部統計学教室，1991）では外れ値の影響は小さい。なお，ス

ピアマンの順位相関係数rsを求める手順は以下の通りである。

1 サンプル数をnとする。

2 変数Ｖと変数Ｗについて，小さいほうから順位をつける。

3 同時刻における両者の順位の差をとり，diとする（Σdi=0）。
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Fig. 2.1.6 Relation and correlation coefficients between X-components of Omaezaki
and Okabe station coordinates (a : all data, b : except outlier) and those of
Omaezaki and Kannami stations c. 
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4 ２変数の順序が完全に一致するときには，Σdi2=0である。

２変数の順序が逆順に完全に一致するときには，Σdi2=(n3-n)/3である。

このようなことから，次式を定義すれば，-1≦rs≦1となる。

rs=1-(6Σdi2)/(n3-n)

一例として御前崎と岡部のX成分をFig. 2.1.6に示すが，同図bに記したように，ピアソンの積率相関係数が0.07で

あるのに対し，スピアマンの順位相関係数は0.56となる。ここでは，外れ値を含む全データを用いたスピアマンの順

位相関係数を２点間の座標３成分の偏差について求め，その平均値により相関の程度を判定する。

調査対象期間内にデータが存在した全119地点の全ての組み合わせについて，X，Y，Z座標値の偏差の相関係数を

計算した。その結果の一例として，御前崎とその北隣に位置する静岡相良２について，それぞれ相関の高い観測点を

Table 2.1.2に示す。通常，観測点間の距離が短いと伝搬遅延誤差が相殺されて，同一グループに属している場合にそ

の相関が際立つことが予想される。しかし，両観測点の距離は8.5kmしか離れていないにも関わらず相関はあまり高

くなく，それぞれの観測点と相関の高い観測点は明らかに異なっている。そこで相関の高い観測点同士をまとめてみ

ると，Fig. 2.1.7に示すような６つのグループと，いずれとも相関が見られない１観測点（常滑２）に分けることがで
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Table 2.1.2 Examples of correlation coefficients of coordinate variations between
two stations. Each of the top five stations in correlation with either
Omaezaki or Shizuoka-Sagara 2 is shown.

Fig. 2.1.7 Distribution of observation stations grouped according to the correlation of
coordinate variations.

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　



きた。ただし，同一グループ中の観測点間の相関係数がほぼ0.8以上になるグループもあれば，0.7～0.8とやや結びつ

きが弱いグループもあって，一律な基準によるグループ分けではないが，観測点を連鎖的に関連づけてゆくことで明

瞭なグループ分けができた。

このようなグループ化が可能な原因について述べる。３時間解析値はつくばを基準として解析されているが，すべ

ての観測点を一括して解析しているわけではなく，Fig. 2.1.8に示すような，浜名湖周辺から伊豆半島中南部にかけて

のクラスター①，静岡県中部から愛知県，岐阜県にかけてのクラスター②，および伊豆半島北部から山梨県，神奈川

県西部にかけてのクラスター③の3つのクラスターに分けて解析されている。Fig. 2.1.7のグループ分類をこの解析ク

ラスター分割と比較すると，○および●で示されるグループはクラスター①と，☆および★グループはクラスター②

と，そして□および■グループはクラスター③と，それぞれ対応していることがわかる。これは基線解析時のクラス

ター分割が座標値の偏差の相関に影響を及ぼしていることを示している。また，Hatanaka et al..（2001a）は，

GEONET観測点には，アンテナ位相特性の違いから主に６つのアンテナ・架台タイプが存在し，それを考慮せずに

基線解析を行うと，座標値に影響を及ぼすことを報告している。東海地域では，Topcon社製のアンテナが用いられ

ている１点（常滑２）を除いて，Trimble社製のアンテナが用いられている。常滑２を除く観測点について，

Hatanaka et al.（2001a）が定義したアンテナ・架台タイプ別の観測点分布をFig. 2.1.9に示す。この図で■印は93年型ピ

ラーでアンテナを保護するレドームがないタイプ，▲印は93年型ピラーで円錐状レドームが設置されているタイプ，

○印は95年型ピラーで球状レドームが設定されているタイプ，★印は93年までに設置されたそれ以外のタイプの観測

点を示している。Fig. 2.1.7のグループ分類をこのアンテナ・架台タイプと照合すると，Fig. 2.1.7の●，★および■グ
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Fig. 2.1.8 Cluster division for the baseline analysis.



ループは93年型のタイプと，○，☆および□グループは95年型のタイプと，それぞれ対応していることがわかる。93

年型のピラーでは円錐状レドームとレドームなしのアンテナ・架台タイプにより座標値の偏差の相関に差は見られな

かったが，これらと95年型のピラーで球状レドームのアンテナ・架台タイプとの差ははっきりしている。唯一，受信

機とアンテナがTopcon社製である常滑２（Fig. 2.1.7の＋印）は，最も相関の高い組み合わせでも0.67であり，どのグ

ループにも属さなかった。Hatanaka et al.（2001a）が指摘しているように，アンテナ・架台タイプによる位相特性の違

いが座標値に影響を与えていることが３時間解析値でも確認された。これらのグループ分類と解析クラスター，アン

テナ・架台タイプの対応に関してTable 2.1.3にまとめておく。

一般にGPS解析値は，水平方向より高さ方向に大きなばらつきが見られ（日本測地学会，1989），この傾向は３時

間解析でも同様である。X, Y, Z座標値には高さ方向のばらつきが全て影響しており，高さ方向の相関のみがX,Y,Z座

標値の偏差の相関を支配している可能性もある。このため，緯度，経度成分の相関係数の平均値，および高さ成分の

相関係数についても同様の調査をしたところ，観測点のグループ化はX,Y,Z座標による場合とほとんど同様の結果と

なった。これは，高さ方向のみではなく，水平方向についても同じ相関関係が存在していることを示している。

次に，潮位データに対するノイズ補正法（津村，1963）と同様に，各観測点の座標値の平均値からの偏差を同一グ

ループ内で時刻毎に平均し，これを各点の座標値から差し引くことにより，このグループに共通しているばらつきを

取り除いた。補正前後の座標値の偏差を面的に見た例をFig. 2.1.10に示す。もともとの偏差が大きい場合には補正後

もその影響は残るが，かなり補正の効果は現れて，全般的に変位が小さくなっている。2001年１月～６月の座標値デ
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Fig. 2.1.9 Distribution of observation stations grouped according to the monument/
antenna type.

Table 2.1.3 Correspondence of the groups divided in this study with analysis
clusters and monument/antenna types.



ータを用い，観測点毎に補正前後の座標値の標準偏差をプロットしたものをFig. 2.1.11に示す。標準偏差は，X, Y, Z

座標それぞれについて平均値から20cm以上外れた値を除いて計算し，三成分の平均をとっている。補正前には３cm

前後あった標準偏差が，補正後にはほぼ半分になっており，補正によりばらつきを小さくできることがわかる。ただ

しこの補正方法では，グループ全体に渡るような広範囲の変動が実際あった場合に，共通ノイズとして取り除かれて

しまうことに注意する必要がある。

2.1.5 新解析システム導入の効果

国土地理院は2001年３月にGEONET解析システムの改良を行っており（畑中・他，2001），３時間解析にも同様の

新解析システムが同年７月から導入されている。今回の解析システムの改良には，アンテナ・架台タイプ別の位相特

性モデルの導入が含まれ，これによりアンテナ・架台タイプの違いに起因する誤差が縮小することが期待される
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Fig. 2.1.10 Example of the group common-noise correction. Difference between the
average value of the coordinates from January to March 2001 and the
coordinates at 9:00 on April 2 is represented by a vector figure. The upper
part denotes before correction, and lower part denotes after correction.

Fig. 2.1.11 Standard deviations of coordinate variation before and after the
correction by removing group mean for each station from January to
June 2001. The horizontal axis denotes the station in numerical order.

9
」
にヒ



（Hatanaka et al., 2001a, b）。そこで，アンテナ・架台タイプの違いに依存する誤差がどの程度改善されたかを確認す

るため，３時間解析に新解析が導入された後の2001年７月18日から９月18日までの２ヶ月間の座標値について，解析

システム変更前の３ヶ月間と同様の手法で，全ての組み合わせについてX, Y, Z座標の偏差の相関係数を求め，それぞ

れの成分で計算し，三成分を平均して組み合わせ毎の相関係数を求めた。新解析導入前後における相関係数を個々に

直接比較することは，季節が異なることから難しい。

観測点毎に，その観測点と同じグループに属する全ての観測点との相関係数の平均値をBとし，その観測点と解析

クラスター（Fig. 2.1.8）は同じだがアンテナ・架台タイプの異なるグループに属する全ての観測点との相関係数の平

均値をAとする。次にグループ毎に，そのグループに属する全観測点のAおよびBの平均値を求め，両者の比C=（Aの

平均値）/（Bの平均値）を算出し，新解析導入前後の変化を見たものがFig. 2.1.12である。ここで，グループ名は

Table 2.1.3で示したものに基づいている。グループ1-A，1-B，3-A，および3-Bでは，新解析導入前には比の値が0.65～

0.85とアンテナ・架台タイプにより相関係数に差が見られたが，導入後には0.9～1.0と差が見られなくなっている。

グループ2-A，2-Bでは，新解析導入により比の値が横ばいか，小さくなっているが，この理由は不明である。なお，

３時間解析への新解析導入時に，解析時の基線の組み方がFig. 2.1.8に示した放射状の基線から，隣接点同士を結ぶような

観測点間隔が短い順番に組む設定になるという予定外の変更がなされたことが判明した。新解析導入によってアンテ

ナ・架台タイプによる相関係数の差が見られなくなった原因として，この変更がどの程度影響しているかは不明である。

新解析導入前後の斜距離変化例をFig. 2.1.13に示す。常滑１と常滑２はクラスターが同じだが，観測装置がTrimble

社製とTopcon社製と異なることによりばらつきが大きかったが，新解析導入によりばらつきが小さくなった。この

ように同じクラスターでアンテナ・架台タイプが異なる組み合わせでは，ばらつきが小さくなっている。しかしこの

例の場合，上記変更によって解析時の基線が直接結びついたことが影響している可能性もある。一方，アンテナ・架

台タイプが同じだがクラスターが異なる天竜と静岡森は，新解析導入により斜距離のばらつきが大きくなっている。

このような例は同じクラスターでアンテナ・架台タイプが本調査のグループ化で同じ扱いだった静岡１（円錐レドー

ム）と静岡２（レドームなし）にも見られる。静岡１と静岡２は，新解析導入により解析時の基線が直接結びついて

いるが，このことが２点間の座標の偏差の相関を必ずしも高くしないことがこのような例からわかる。ただし，同じ

条件の全観測点の組み合わせについて同様の現象が見られるわけではない。新解析導入により斜距離のばらつきが大
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Fig. 2. 1.12 Change of the ratio of correlation coefficients for coordinate
variations of observation stations between with a same
monument/antenna type and with a different one in the
same cluster before and after the alteration of the analysis
strategy. Numbers 1 to 3 correspond to the cluster number
of Fig.2.1.8 ; A and B correspond to the classification of the
monument/antenna type of Table 2.1.3.



きくなった観測点の組み合わせについて，国土地理院GEONETの定常解析でも新解析導入により同様の現象がある

かどうか確認したが，目立った違いは見られなかった。この現象が３時間解析特有のものかどうか，また原因がどこ

にあるのかについては今後の検討課題である。

2.1.6 まとめ

GPS東海地域３時間解析について，解析値の精度や特徴に関する調査を行った。その結果，観測点が座標値の平均

値からのばらつきの相関が高いいくつかのグループに分けられ，これらが解析クラスターとアンテナ・架台タイプに

対応していることが判明した。このうちアンテナ・架台タイプによるものは，2001年の新解析システムの導入により

グループ化が解消している。 （小林昭夫）
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Fig. 2.1.13 Examples of the baseline length variation before and after
the alteration of the analysis strategy.
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2.2 GPS1日値に見られる年周パターンの変化

2.2.1 はじめに

国土地理院が行っているGPS全国観測網（GEONET）からは，IGSによる衛星軌道情報のうちの精密解を使って行

われる基線解析によって各観測点の最終的な座標値が得られる。この座標値は，ftpサイトなどを通じて一般に公表さ

れて地殻変動研究に広く用いられており，日本付近のプレート相対運動を反映した経年変化（例えばSagiya et al.,

2000）や，大地震に伴う変動（例えばTsuji et al., 1995）などが明らかにされてきた。しかし，この座標値には年周的

な季節変動が見られることが当初から知られており，特に上下成分に顕著である。このような季節変動の存在は，１

ヶ月～１年程度の時間オーダーでゆっくりと進行する地殻変動現象の検出を難しくしており，その影響を取り除くこ

とが必要である。しかし，季節変動の原因については，実際の変動によるものなのか，観測や解析上で生じた見かけ

の変動なのかを含め，いくつかの考えが示されている（たとえば，Murakami and Miyazaki, 2001）ものの，確定的な

ものはまだない。そのため季節変動の影響を除去するには，前年同時期との差をとる方法，前年同時期間の変動との

差をとる方法，年周・半年周の三角関数の重ねあわせで近似して取り除く方法などがとられる。これらの方法は，年

ごとの季節変動のパターンにあまり違いがないことを前提としており，もし有意な違いがあればそれを地殻変動と誤

認する恐れがある。

本節では，年周的な季節変動のパターン（以下では，年周パターンと呼ぶ）が2000年以降とそれ以前とでは微小で

はあるが有意に異なること，そのため長基線や広領域において地殻変動を見ていく場合にその影響があることを示

す。

2.2.2 全国的な年周パターンの変化

Fig. 2.2.1に九州から沖縄にかけて設置されている５つの観測点における新潟県大潟観測点（950241）を基準とした
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Fig. 2.2.1 Horizontal displacements of five GPS observation sites located in Kyusyu
and Okinawa districts from 1998 to 2003.



座標変化の南北，東西成分時系列を示す。1998年１月から1999年12月までの２年間の元データに直線・年周・半年周

項からなる近似曲線をあてはめ，全体の期間の元データから引き去った残差を示している。いずれの観測点において

も，近似曲線を求めた1998年から1999年にかけての期間には，残差がゼロの周りに10mm前後のばらつきの範囲内で

分布しているが，2000年以降には，それ以前の期間には見られない振幅で変動している。東西成分では，まず2000年

夏から秋にかけて一斉に東へ変位したあと冬にかけて西向きに戻り，その後ゆっくりと東に変位するような年周パタ

ーンが見られ，その振幅はいずれの観測点でもほぼ同じである。南北成分では，2000年の中頃から冬に北へ，夏に南

へ変位するような年周パターンが見られ，その振幅は南側の観測点ほど大きい傾向にある。このように1998～1999年

のデータから求めた近似曲線を外挿して引き去った残差になお年周パターンが見られるということは，2000年以降の

年周パターンがそれ以前のものと有意に変化したことを示している。

この2000年以降の年周パターン変化の特徴を抽出するため，座標の南北・東西成分について，前述した1998～1999

年のデータから求めた近似曲線を差し引いた残差をデータとして，2001年１月から2002年12月までの２年間に直線・

年周・半年周項からなる新たな近似曲線をあてはめて各項の振幅係数を求めた。

まず年周パターン変化の位相について調べるため，求められた年周項の正弦項係数と余弦項係数の分布をFig.2.2.2

に示す。座標原点から各点へ引いた直線の傾きがそれぞれの観測点での位相に対応することになるが，様々な方向を

向いてばらつきが大きい。そこで，全体として平均的な１つの位相をもつものとして，図中の直線の傾きを全観測点

に共通な位相として採用した。その結果は南北成分で約－56日，東西成分で約33日となり，それぞれ５月下旬と11月

下旬，２月下旬と８月下旬に極値をとる。半年周項については，年周項に見られるような全体的な傾向が認められず，

同様の方法では求められないため，年周項と同じ位相であると仮定した。

次に，この求められた位相に固定して，改めて直線・年周・半年周項からなる近似曲線のあてはめを行って各項の

振幅係数を求めた。求められた年周及び半年周項の振幅係数をFig. 2.2.3に示す。南北成分の振幅係数は観測点の緯度

に対して，東西成分の振幅係数は観測点の経度に対して，それぞれ図示されている。この図で振幅係数の符号は年初

（冬）における符号を表す。この図から，南北成分では，南側の観測点が夏に南へ，冬に北へ変位し，北側の観測点

が夏に北へ，冬に南へ変位するような季節変動をしていることがわかる。つまり，観測網全体が南北方向に夏に伸び，

冬に縮みとなる変化をしていることに相当する。一方，東西成分は，西側の観測点が夏に東へ，冬に西へ変位し，東

側の観測点が夏に西へ，冬に東へ変位するような季節変動をしており，全体としては東西方向に夏に縮み，冬に伸び

となる変化をしている。振幅係数の空間変化率を，振幅係数が経緯度の１次式で表されるとして求めると，最大変化
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Fig. 2.2.2 Relations between coefficients of sine and cosine part of annual variation
derived from the data of 2001 to 2002.



方向は，南北年周振幅係数ではN40ﾟE－S40ﾟW方向，南北半年周振幅係数ではほぼ緯度方向，東西年周・半年周振幅

係数ではほぼ経度方向となった。また，南北成分の年周振幅の変化率は約0.2mm／度，半年周振幅は約0.09mm／度，

東西成分の年周振幅は約0.2mm／度，半年周振幅は約0.03mm／度となった。これらの量は極めて微小であり，数100

kmの基線長でようやく振幅が１mmに達する程度であるので，それより狭い領域において変動を調べる場合にはほと

んど問題にならないが，広い範囲における微小な変動を調べる場合には考慮しなければならない量である。

2000年より前の期間の全国的な年周パターンは概ね等方的なスケール変化で近似できる（畑中，2002）。しかし，

上述のように2000年以降の年周パターン変化では南北成分と東西成分で季節による伸縮の符号が逆になり，南北成分

については従来の年周パターンを強める向き，東西成分については打ち消す向きに生じており，等方的なスケール変

化では説明できない。年周パターン変化の振幅が全国観測網の全体にわたって系統的に分布する特徴をもっているこ
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Fig. 2.2.3 Amplitudes of annual (a, c) and semi-annual (b, d) variations of latitudinal
(left) and longitudinal (right) components derived from the data of 2001 to
2002.

Fig. 2.2.4 Longitudinal displacements of Shizuoka2 and Omaezaki observation sites.



とから，この変化は実際の地殻変動によるものではなく，観測・解析上の原因によるものではないかと考えられる。

ただ，各観測点の座標時系列データを細かく見てみると，観測網全体に系統的に分布する成分（以下，全国共通成分

と呼ぶ）だけでは，年周パターン変化の影響を十分には考慮できない。その例として，Fig. 2.2.4に，静岡２（93078）

と御前崎（93101）における座標変化の東西成分時系列を示す。上段に示した観測値に見られるように，静岡２では

秋頃に上に凸（東へ変位）となる変化が特徴的に現れる。中段には，前項で求めた年周パターン変化の全国共通成分

の静岡２における変化を示している。上段の観測値と比較すると位相は合っているが振幅が異なるため，下段にある

ように半年周変化が取りきれずに残る。このような特徴的な半年周変動が周辺の観測点では見られないこと，2年間

同じパターンを繰り返していることから，この期間に地殻変動が生じていたというよりは，解析上生じた誤差である

と考えられる。一方，御前崎については元のデータがほとんど直線的に変化しているので，年周パターン変化の全国

共通成分を引き去ると残差に逆向きの年周変動が現れてしまう。

このように年周パターン変化には全国共通成分とは別に観測点固有のものが存在する可能性がある。このことは，

全国共通成分だけで補正することは必ずしも十分ではないことを意味する。しかし，スローイベントや大地震の余効

変動のような非定常な地殻変動が観測されている観測点では，年周パターン変化と非定常な地殻変動の時間的なゆら

ぎを区別することが難しいため，観測値から年周パターン変化の観測点固有成分を評価し，同時に非定常変動の時間

的なゆらぎを正確に捉えることには限界がある。したがって，非定常な地殻変動の時間的なゆらぎを検出するには，

何か別の方法で年周パターン変化を評価する必要がある。

2.2.4 年周パターンの年々変化

ここまでは1998～1999年と2001～2002年のデータとの差から年周パターン変化をみてきた。しかし，Fig. 2.2.1に示

されている南北成分の時系列をみると，2001年よりも2002年，2003年の振幅が大きくなっているように見える。そこ

で2001年と2002年のそれぞれ１年間のデータについて南北成分の年周パターンを解析した結果をFig. 2.2.5に示す。解

析期間が短いが，やはり経緯度の１次式で近似できるような全国的に共通の傾向が見られる。2001年には0.1mm／度

であった年周振幅の空間変化率が2002年には0.4mm／度と大きくなり，半年周振幅の空間変化率は逆に0.2mm／度か

ら0.0mm／度と小さくなるという違いが見られた。その結果，2001年には半年周変化が卓越していたが，2002年には
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Fig. 2.2.5 Amplitudes of annual and semi-annual variations of latitudinal components
derived from the data of 2001 (left) and 2002 (right).



年周変化が大きく卓越するようになった。2000年頃を境に見られる年周パターン変化は，2000年より前のある安定し

た年周パターンから2000年頃を境に別の安定した年周パターンへ切り替わったということではなく，年ごとに変化し

ている不安定な年周パターンが明瞭に見られるようになったということなのかもしれない。

なお，2003年には宮城県沖の地震（５月26日，M7.1），宮城県北部の地震（７月26日，M6.4），そして平成15年

（2003年）十勝沖地震（９月26日，M8.0）といった広い範囲で大きな地殻変動を伴う大地震が連続して発生したため，

地震時ステップを補正できたとしても，北海道・東北地方の観測点で余効変動による地殻変動データのゆらぎが見ら

れる。また，2002年秋から2003年夏にかけての期間には，ほぼ全部の観測点でアンテナ交換が行われたほか，レドー

ムの設置や交換，解析時のアンテナ高設定パラメータの変更が行われた。これらの作業によって生じたデータのシフ

トについては概ね補正可能であるが，アンテナ機種が変わったことによって年周パターンが変わった可能性がある。

一例として，Fig. 2.2.3に示した静岡２観測点の東西成分の変動が挙げられる。前述したように静岡2の東西成分には

秋頃に上に凸となる変動が特徴的に見られていたが，2003年には小さくなっている。そのほかにも上下変動の振幅が

小さくなったように見える観測点もある。以上のことから，2003年の年周パターンを精密かつ正確に求めることは困

難であり，2004年以降のデータについて経過を見ていく必要がある。

2.2.5 まとめ

GEONETの１日値座標データに見られる年周的な季節変動パターンを詳細に調べた結果，2000年以降の年周パタ

ーンがそれ以前のものに比べて，南北成分でその振幅が大きくなり、東西成分ではその振幅がやや小さくなっている

ことがわかった。この振幅変化は，南北成分が緯度に，東西成分が経度に依存するように，観測網全体に系統性をも

って分布しており，その系統性から観測や解析上で生じている現象と考えられる。しかし，その原因は今のところ明

らかではない。さらに，この年周パターン変化は，観測点ごとに固有な成分があったり，年ごとに変化量が異なった

りするなど，複雑な様相を示す。

地殻変動を見いだすために，年周パターンが年ごとに有意には変化しないと仮定して，年周パターンを近似的に表

現する三角関数をデータにあてはめて除去するという簡易な方法が従来からしばしば行われている。しかし、微小で

はあるが年周パターンが変化していることは，異なる季節間で極めて微小な変動を検出しようとするような場合には

この仮定が成り立たないことを示しており，そのような地殻変動解析の際には注意が必要である。 （山本剛靖）
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2.3 東海地域の検潮所におけるGPS観測

2.3.1 はじめに

平成６～10年度に実施した特別研究「南関東地域における応力場と地震活動予測に関する研究」では，つくばの気

象研究所構内のほか，布良検潮所（千葉県）と岡田検潮所（伊豆大島）にGPS観測点を設置して検潮との比較観測を

行い，その結果，検潮で観測されている最近の傾向とほぼ同様の布良の沈降と岡田の隆起傾向をGPSで観測した（気

象研究所地震火山研究部，2000）。本特別研究では，東海地域の地殻変動を支配するフィリピン海プレート北端部の

挙動を引き続き把握するため布良と岡田におけるGPS観測を継続するとともに，2000年に内浦，清水港及び御前崎検

潮所（いずれも静岡県）に新たにGPS観測点を設置して観測を開始した。さらに2002年には，東海スローイベントの

状況を把握するため，静岡県西部の舞阪検潮所にもGPS観測点を設置して観測を開始した。

本節では，これらのGPS観測の解析結果を用いて，GEONETのデータとの比較により両データの信頼性について検

討すると共に，検潮データとの比較を行って，東海地域における観測期間内の上下変動の傾向について調べた。

2.3.2 GPS観測と基線解析

GPS観測点の位置をFig. 2.3.1に示す。GPSアンテナは検潮所の屋上に基台を設け，その上に設置した。使用した

GPS受信機はTrimble 4000SSE，4000SSi，及び5700である。使用したアンテナはTrimble Micro Centered型アンテナ

で，グランドプレーンを付けているがレドームは付けていない。布良及び岡田の設置状況については気象研究所地震

火山研究部(2000)に写真で示されており，東海地域に設置した各観測点は布良と同じステンレス・パイプ型のアンテ

ナ基台である。

観測データは，１日１回，電話回線を通じて気象研究所に回収された後，IGSの予報暦を用いた解析が観測翌日に，

最終精密暦を用いた精密解析が約３週間後に行われる。ここまでの手順は専用ソフトウェア（GARD2）によって自

動的に行われる。なお，観測期間中の2000年７月につくば・布良両観測点，2001年７月につくば観測点の受信機とア

ンテナが雷による故障のため，また，2002年８月には岡田観測点の受信機の熱暴走とみられる故障のため，それぞれ
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Fig. 2.3.1 Location of GPS observation sites in Tokai and South Kanto areas. Solid
squares denote the site established by MRI and open circles denote the
neighboring sites of GEONET.



長期の欠測となった。また，御前崎観測点は通信回線の不安定や断線のため，設置直後から2001年頃までたびたび欠

測となった。

本報告では，この自動解析とは別に，Bernese GPS Software ver.4.2 (Hugentobler et al., 2001)を使用して新たに行

った解析結果を示す。まず，気象研つくば観測点（MTKB）を解析基準点として使用するための準備として，IGSの

つくば観測点（TSKB）を基準としてMTKBとの間で基線解析を行い，後者の座標を精密に決定した。そして，決定

された座標データから期間全体の平均変位を求めてこれをMTKBの基準座標値とし，この値を基準として東海･南関

東地域の各GPS観測点との基線解析を行った。いずれの解析も，座標系はITRF1997を用い，衛星軌道情報と極運動情

報はIGSによる最終精密解を使用した。対流圏伝搬遅延推定に際してはNiellのマッピング関数（Niell, 1996）を用い，

天頂方向遅延量を３時間ごとに推定した。アンテナ位相情報としては標準値（IGS_01.PCV）をそのまま用いた。

2.3.3 つくば観測点座標の比較

気象研つくば観測点（MTKB）の基準座標値を求めるために行った基線解析の結果について述べる。基線解析に使

用したのは，現行の１日24時間観測が開始された1996年10月16日から2002年12月31日までの約6年間のデータである。

基線解析の結果であるMTKBのITRF97系での南北・東西・上下各座標変化をFig. 2.3.2に示す。データが途切れている

のは，MTKB側の欠測のためである。2000年７月２日から10月13日までと2001年６月７日から７月12日までの欠測期

間は，いずれも雷によるアンテナの故障に伴うもので，復旧のためにアンテナを交換している。2001年の欠測期間を

挟む前後で東西成分が約１cm西向きにずれており，時期的にはアンテナ交換の影響であると思われるが，アンテナ
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Fig. 2.3.2 Coordinate changes of the MRI’s Tsukuba observation site (MTKB) from
1996 to 2002, based on IGS Tsukuba observation site (TSKB).



基台の構造上，設置誤差としては大きすぎる値である。それを除くと水平成分の経年変化はほぼ一様で，南に14

mm/yr，西に４mm/yrの速度で変位している。TSKB（ITRF97）との相対変位はほとんどないが，2002年９月頃に南

向きかつ西向きのやや大きなゆらぎが見える。同じ2002年秋頃にSOPAC（Scripps Orbit and Permanent Array Center）

によるTSKBのグローバル座標解でもゆらぎが目立つことから，この時期のTSKBのデータになんらかの問題があっ

たのかもしれない。

一方，上下成分にはTSKBに対してMTKBが相対的に夏に上昇，冬に下降する向きの年周的な季節変動が見られる。

この変動がどちらの観測点によるものか検討する。GEONET座標データには共通して年周的な上下季節変動が見ら

れる。これは基準としている国土地理院構内の観測点が季節変動しているために，その他の観測点に見かけ上現れて

いる可能性がある（Hatanaka et al., 2003）。この上下季節変動の原因として，つくばにおける地下水位変動に伴う地

盤変動が考えられている（宗包ほか, 2003）。Fig. 2.3.3に，TSKBを基準としたMTKBと，GEONETつくば観測点

（92110）を基準としたGEONET八郷観測点（93002）の上下変化を示す。いずれも直線的な変化は除去してある。図

に示した期間内の平均的な年周変動の全振幅は，MTKBで約12mm，八郷で約20mmと異なる。また，国土地理院構

内点の側が夏季に沈下する傾向は一致しているが，その位相は若干ずれていて，MTKBの変動の方がやや早く極値を

とる。もし20mmの年周変動がすべて国土地理院構内側で起きているとすれば，MTKBはその半分程度の振幅の変動

を生じていることになる。このように同じつくば市内であるが約6.4km離れた国土地理院構内と気象研構内との間に

は相対的な上下変位があり，国土地理院構内の方の振幅が大きい可能性があり，その原因となる現象の空間的な広が

りを考える上でひとつの情報となりうるだろう。

2.3.4 最寄りのGEONET観測点との比較

次に，東海・南関東地域の観測点の結果について述べる。基線解析の結果の妥当性を調べるため，気象研観測点の

結果を最寄りのGEONET観測点の結果と比較した。最寄りのGEONET観測点として採用したのは，布良に対して館

山（93047，基線長5.3km），岡田に対して大島1（93051，基線長1.1km），内浦に対して沼津（960626，基線長3.7km），

─　　─89

気象研究所技術報告第46号　2005

-40
-20

0
20
40
60
80

-40
-20

0
20
40
60
80

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002

93002(GEONET)

MTKB(-TSKB)

mm
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清水港に対して静岡清水市2（950296，基線長2.8km），御前崎に対して御前崎（93101，基線長0.7km），舞阪に対し

て雄踏（93100，基線長3.1km）の各点である。GEONETの観測点は国土地理院構内に受信機の種類ごとに設けられ

た観測点を基準として解析され，それらの基準観測点はTSKBからの基線解析を通じて結合されている。前述したよ

うに気象研の観測網が基準としたMTKBもTSKBに結合したため，TSKBを通じてGEONETの結果と直接比較できる

と考えられる。また，GEONETの座標解には2002年秋から2003年夏にかけて実施されたアンテナ交換などの人為的

作業によってステップが生じ，そのデータの連続性が問題となったが，同じ期間に気象研の観測点ではシステムに変

更がなく，データの連続性は保たれており，気象研の観測点で得られたデータを基準としてGEONET観測点の結果

を見ることで後者のデータの連続性を検証できる。

気象研の観測点とGEONET観測点のデータをFig. 2.3.4に示す。変化の詳細を見られるよう，両者ともGEONET観
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Fig. 2.3.4 Coordinate changes of the MRI’s observation sites (left) and the neighboring
sites of GEONET (right). a Tatekaya and Mera, b Oshima1 and Okata, c
Numazu and Uchiura, d Shizuoka-Shimizu-shi2 and Shimizu-minato, e
Omaezaki and MRI’s Omaezaki, f Yuto and Maisaka



─　　─91

気象研究所技術報告第46号　2005

-40
-20

0
20
40
60
80

-40
-30
-20
-10

0
10
20

-20
-10

0
10
20
30
40

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

(c) UCHI & 960626

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

-40
-20

0
20
40
60
80

-40
-30
-20
-10

0
10
20

-20
-10

0
10
20
30
40

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

(d) SHMZ & 950296

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

-40
-20

0
20
40
60
80

-40
-30
-20
-10

0
10
20

-20
-10

0
10
20
30
40

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

(e) OMZK & 93101

1996 1997 1998 1999 2000 2001 2002 2003

UD

NS

EW

Fig. 2.3.4 (continued)



測点の1998～1999年の平均変位速度を除去してある。両者の日々のばらつきはほぼ同じ程度である。水平変位のトレ

ンドはかなりよく一致する。布良・岡田に見られる2000年夏の伊豆諸島北部イベントに伴う地殻変動も両者でほぼ同

じ程度である。水平変位に比べて上下変位は局所性の影響を受けやすいので直接の比較は難しいと思われるが，ここ

で比較している６箇所については極端に違う結果は見られない。

一方，年周的な季節変動の様相は互いに異なっている。気象研観測点の東西成分には秋頃に上に凸となる特徴的な

変化が見られる（たとえばFig. 2.3.4a）。上下成分ではGEONET観測点の季節変動が大きく，振幅は気象研観測点の
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Fig. 2.3.4 (continued)

Fig. 2.3.5 Differences of coordinate changes between MRI’s site and GEONET site.
a Tatekaya and Mera, b Oshima1 and Okata, c Numazu and Uchiura,
d Shizuoka-Shimizu-shi2 and Shimizu-minato, e Omaezaki and
Omaezaki, f Yuto and Maisaka



２倍になっている。GEONET観測点の座標変化から気象研観測点の座標変化を引いた両者の座標差変化をFig. 2.3.5に

示す。図中の縦線はGEONET観測点のアンテナ交換等があった日を示している。アンテナ交換等によるデータのシ

フトは，比較する前に補正されている。東西成分には明瞭な季節変動は認められないが，南北及び上下成分では明瞭

に認められる。南北成分の季節変動には夏季８月～９月頃に南向き変位の極値をとる特徴があり，2002年には11～12

月頃にかけて急激に北向き変位の戻りが見られる。全振幅はおよそ10mmである。2003年にはそのような特徴的な季

節変動ではなく，全振幅が高々５mm程度の緩やかな季節変動が見られる。上下成分の特徴も南北成分とほぼ同様で，

８～９月頃に上昇の極値をとる，全振幅がおよそ20mmの季節変動を示す。2003年の季節変動は明瞭ではない。また，

静岡清水市２（GSI）－清水港（MRI）の座標差には2001から2003年までの各年とも特徴的な季節変動が見られない

が，これは他の点で見られる季節変動がないことを示しているのか，それとも逆向きの局所的な季節変動があってそ
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Fig. 2.3.5 (continued)



れによって打ち消されているのか，区別がつかない。

気象研の観測点とGEONETの観測点との間で季節変動の様相が異なるのは，それぞれの２観測点間で生じた実際

の変動とは考えられず，解析上生じたなんらかの系統誤差であると思われる。上下成分についてはそれぞれの基準点

の季節変動に違いがあることの反映と考えられるが，南北成分についてはそれぞれの基準点の間でこのように明瞭な

季節変動の違いは見られない。南北成分についての一つの可能性は，上下成分の季節変動が基線解析の過程で南北成

分にも紛れ込んだということである。もう一つの可能性は，一度に解析する観測網の規模の違いのため，広域の観測

点を解析するGEONETがより南にある観測点の季節変動に引きずられるように東海地域の観測点にもその変動を配

分したということである。

2003年の季節変動振幅が，それまでより小さくなっているのは現象としての変化によるものか，GEONETのアン

テナ交換等の影響なのかについては現時点では区別がつかず，2004年以降のデータの蓄積を待つ必要がある。

2.3.5 上下変動と検潮記録との比較

次に，GPS観測と検潮で得られた最近の上下変動を比較する。Fig. 2.3.6は東海・南関東地域に設置されている各検

潮所の潮位観測及びGPS観測から得られた相対的な地盤変動（上向きが地盤上昇）を1997年から2003年の期間につい

て示している。検潮データが得られている期間はFig. 2.3.6に示した期間よりはるかに長いが，ここではGPS観測デー

タが得られている1997年以降についてのみ示した。相対変動を求める組み合わせは海況変動の共通性を考慮して，岡

田－布良，清水港－内浦，御前崎－内浦，及び舞阪－御前崎とした。

気象研究所地震火山研究部(2000)は，南関東地域の潮位記録を解析して，岡田－布良の相対変動量が1990年代に入
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Fig. 2.3.6 Relative up-down components of coordinate changes of the tide gauge
station and GPS observation sites (Shimizu-minato - Uchiura, Omaezaki -
Uchiura, Maisaka - Omaezaki and Okata - Mera) in the Tokai and South
Kanto regions.



って大きくなったこと，1997～1998年頃の平均変化速度が６mm/yr程度で岡田が相対的に隆起したことを示した。潮

位観測データからFig. 2.3.6に示している1997～2003年の7年間の平均的な上下変位速度を求めると，布良に対して岡

田が平均5.9mm/yrで上昇している。GPS観測からは期間の中ほどに布良のアンテナ交換に伴うと見られるくいちが

いが見られるので，この時期を境に前半・後半に分けて平均変位速度を求めると，いずれの期間とも5.0mm/yrとな

り，潮位観測から求めた値とほぼ一致する。したがって，1990年代中頃からの布良に対する岡田の隆起傾向がそのま

ま維持されていることを示している。

駿河湾内の３観測点（内浦，清水港，御前崎）の相対変動について，GPS観測から得られた2001～2003年の３年間

の平均的な上下変位速度は，内浦を基準として清水港で-1.9mm/yr，御前崎で-5.8mm/yとなった。一方，潮位観測か

ら得られた同じ３年間の平均的な上下変位速度は，清水港で-0.8mm/yr.，御前崎で-4.0mm/yrとなり，GPS観測から

得られた値と比べるといずれも若干（１～２mm/yr）小さい。期間を広げて1997～2003年の7年間の平均的な上下変

位速度を求めると，清水港は-4.7mm/yr，御前崎は-8.2mm/yrとなり，最近３年間の傾向と比べるといずれも４

mm/yr程度大きい。国土地理院（2004）は，潮位観測と水準測量の結果を用いて，駿河湾周辺の1976年～2003年（６

月まで）の期間における平均的な上下変動速度を求めている。それによると，内浦（検潮所及び水準点）を基準とし

た御前崎（検潮所及び水準点）の上下変位速度は，潮位観測から-8.3mm/yr，水準測量から-8.0mm/yrであった。上

述した1997年以降の上下変位速度-8.2mm/yrはこれらの値とほぼ一致しており，最近７年間の平均変位速度はさらに

長期の傾向と整合的であるといえる。

Fig. 2.3.6を見ると，潮位観測から得られた舞阪－御前崎間の相対変位は期間の前半と後半とで傾向が異なるように

見える。そこで，それぞれの期間について平均変位速度を計算したところ，前半（1997～1999年）が8.2mm/yr，後

半（2001～2003年）が24mm/yrとなった。一方，GPS観測から得られた平均変位速度は2003年の１年間ではあるが22

mm/yrとなり，潮位観測から計算された後半の平均変位速度とほぼ一致する。後述する（2.7節）ように，東海地域

では2001年頃からスロースリップイベントが継続しており，それに伴う非定常な上下変位は浜名湖東側付近を中心と

する隆起で特徴づけられる。舞阪はほぼ隆起の中心域に位置しているので，潮位観測から得られた隆起速度の増大は

スロースリップに起因するものと考えられる。また，清水港と御前崎の内浦に対する最近３年間の沈降速度が長期的

な傾向より減少していることも，同じくスロースリップによるものと考えられる。

以上，各区間で見てきたように潮位観測とGPS観測で得られる上下変位は，数年程度よりも長い期間の平均速度で

はほぼ一致する。しかし，それよりも短い期間では様々な要因による誤差のために必ずしも一致しない。より短い時

間間隔で上下変動を検出するためには，検潮・GPS双方の誤差要因についてさらに検討していく必要があろう。

2.3.6 まとめ

つくば市の気象研究所構内（MTKB）及び東海地域の検潮所にGPS観測点を設置して観測を行った。取得したデー

タを，TSKBに結合するなどGEONETに準じた手順で基線解析し，求められた座標データを最寄りのGEONET観測点

の座標データと比較して両者の整合性を検討した。TSKBを基準としたMTKBの相対変動には上下成分に年周的な季

節変動が見られ，双方の季節変動振幅の差を反映しているものと考えられる。東海地域の観測点の比較では，上下成

分に加えて南北成分にも年周的な季節変動差が見いだされた。比較したほとんどの観測点に共通して見られることか

ら，実際の相対変動ではなく，解析上生じたものであると考えられる。

GPS観測から得られた上下変位を検潮データと比較したところ，数年程度よりも長い期間の平均速度で見た場合に

は概ね一致し，東海スロースリップに起因すると考えられる舞阪検潮所における傾向変化が見いだされた。

（山本剛靖）
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2.4 潮位データによる東南海・南海地震前後の上下変動

2.4.1 はじめに

東海地震予知の取り組みにおいては，前兆的な地殻変動の捕捉に大きな期待がかけられている。過去のプレート間

巨大地震の直前に前兆的地殻変動が存在したかどうかを現在手にし得る限りの観測データを最大限活用して調べてお

くことは，プレート間巨大地震の短期的な予知の可能性を探る上で重要なことである。また，プレート境界の大地震

に伴って顕著な余効変動の生じた例が，地殻変動連続観測や近年のGPSの解析に基づいて報告されている（例えば

Kawasaki et al.（1995），Heki et al.（1997），Hirose et al.（1999））。プレート間大地震発生後の地殻変動の詳細を明らか

にすることは，プレート間相互作用の時間経過を解明する上で重要である。

想定される東海地震の震源域に隣接する地域で発生した1944年東南海地震については，この地震の前後に静岡県の

掛川付近で実施されていた水準測量（越山，1976）により，地震発生の２日ほど前から前兆的な傾斜変動が観測され

たことが報告されている（佐藤，1970；茂木，1982）。ここでは，1944年東南海地震，1946年南海地震直前の潮位記

録について解析し，地震直前に前兆的地殻変動が見られたかどうか，地震後の余効変動の範囲や時間的な経過がどう

であったかを考察する。

2.4.2 1944年東南海地震直前の潮位変化

潮位記録から上下方向の地殻変動を推定するためには，気圧，風，海流や海水密度など，気象および海況の変化に

よる潮位の変化を取り除かなければならない。しかし，1944年東南海地震，1946年南海地震が発生したのは戦争中お

よび終戦直後であり，観測を継続できていた検潮所が少ないうえに，潮位資料も気象庁本庁などに集約されていない

ものもあった。海況に関するデータもほとんどないため，絶対的な補正法は適用できない。相対的な補正法について

も，津村（1963）の方法は同じ海域について充分な数の検潮所を必要とする（加藤・津村，1979）ため適用が難しい。

津村（1957）は，気象および海況の変化による潮位変化が，広い範囲に共通しているということを利用して，比較的近

接した２点の潮位差をとって相殺させる方法を，月平均潮位，および日平均潮位について適用している。そこでここ

では，BAYTAP-Gによる潮汐補正（石黒・他，1984）と検潮所近くの測候所などで観測された１日３～６回の気圧を

補間して-10.0mm/hPaによる気圧補正を施し，その後で２つの検潮所間の潮位差をとるという方法によって，相対的

な潮位変化を上下方向の地殻変動として把握することにする。
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Fig. 2.4.1 Locations of tide gauge stations.



用いたデータは，1944年10月から地震の発生した12月までの３ヶ月間の毎時潮位である。ここで使用した観測点は，

Fig. 2.4.1に示す観測点のうち内浦，舞阪，鳥羽，下津，淡輪，大阪，洲本，土佐清水の８点で，震源域付近の観測点

は鳥羽と舞阪である。観測点毎に潮汐補正および気圧補正を行った補正結果をFig. 2.4.2に示す。上から順に毎時潮位

原記録，潮汐補正を施したもの，更に気圧補正を施したもの，潮汐気圧補正後に25時間移動平均したもの，および気

圧補正に用いた気圧である。舞阪は前兆的な傾斜変化が観測された掛川に最も近い観測点だが，潮汐成分が小さく，

気圧補正の効果もあまり見られないなど，この期間のデータには問題があるため潮位差解析には使用しない。他の地

点では，潮汐成分は期間の短い淡輪を除きほぼ良好に除去され，気圧の影響も有効に補正されていることがわかる。

記録が残っていた８点の中で，３ヶ月間ほぼデータがそろっているのは舞阪，洲本，土佐清水のみで，内浦，下津，
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Fig. 2.4.2 Sea level records at tide stations before the 1944 Tonankai earthquake. Graphs from
top to bottom in each figure present the original record, tide-corrected record, tide- and
atmospheric pressure-corrected record, 25-hour moving average of the corrected
record, and atmospheric pressure used for the correction.
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淡輪でデータが存在するのは12月のみなど，戦争中で潮位観測の維持，その後のデータ保管に困難さがあったことを

示している。

２点間の組み合わせのうち，震源域に近い鳥羽と他の観測点との潮位差を中心にFig. 2.4.3に示す。左側の図は潮

汐・気圧補正後に潮位差をとったもの，右側の図は潮汐・気圧補正して25時間移動平均後に潮位差をとったものであ

る。東南海地震前数日間に鳥羽の潮位が他の地点に対して相対的に10cm余り上昇しているが，地震前２ヶ月間のデ

ータがある鳥羽と洲本の潮位差や鳥羽と土佐清水の潮位差を見ると，同程度の大きさの変化が他にも何回か見られ，

とりたてて大きな変化ではないことがわかる。この変化が前兆的な地殻変動を表しているとは，このデータからは言

えない。

2.4.3 1946年南海地震直前の潮位変化

1946年10月から地震の発生した12月までの３ヶ月間の毎時潮位について，前節同様に潮汐補正および気圧補正を行

った。ここで使用した観測点は，Fig. 2.4.1に示す観測点のうち内浦，舞阪，浦神，下津，神戸，土佐清水，宇和島，

細島の８点である。Fig. 2.4.4に補正結果を示す。上から順に毎時潮位原記録，潮汐補正を施したもの，更に気圧補正

を施したもの，潮汐気圧補正後に25時間移動平均したもの，および気圧補正に用いた気圧である。潮汐成分は一部を

除き良好に除去され，気圧の影響も有効に補正されていることがわかる。全般的に潮位の変動は各観測点で似通って

いて，この期間では12月中旬の鍋底型の低下が特徴的である。

Fig. 2.4.5に浦神と下津の潮位差を示す。上側は潮汐気圧補正後に潮位差をとった記録，下側はこの潮位差の25時間

移動平均である。潮位差は10月上旬の変化を除き安定しており，12月21日の地震直前に浦神の潮位が相対的に10cm

ほど上昇していることが見てとれる。Fig. 2.4.6には地震前の期間を拡大し，浦神の原記録，潮汐気圧補正を施したも

の，浦神と下津および浦神と内浦の潮位差の25時間移動平均を示す。浦神と下津の潮位差では，12月中旬に発生した

鍋底型の潮位低下の大きさが両地点の間で違うことにより潮位差にも変化が現れているが，12月10日頃に低下した潮

位差が次第に元のレベルに回復した。それに引き続いて地震の２～３日前にあたる18日から19日にかけて潮位差が明

らかに上昇している。浦神の地震直前１日弱の記録がないため，12月18日からの変化が21日未明の地震前まで継続し

ていたのか，更に加速するような現象が見られたのか，あるいは一時的な変化に過ぎなかったのかを知ることはでき

ない。なお，潮位差が上昇したときに，潮汐気圧補正後の潮位に１日周期の変動が大きくなっており，何らかの関係
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Fig. 2.4.3 Differences of sea level between two stations. The left figure represents the difference
of the records after corrections of the effects due to tide and atmospheric pressure,
and the right figure illustrates the 25-hour moving average of the difference in the left
figure.



─　　─100

気象研究所技術報告第46号　2005

Fig. 2.4.4 Sea level records before the 1946 Nankai earthquake. From top to bottom the figure
presents the original record, tide-corrected record, tide- and atmospheric pressure-
corrected record, 25-hour moving average of the corrected record, and atmospheric
pressure used for the correction. Tidal correction is not applied for the records at Maisaka.

Fig. 2.4.5 Differences of sea level between Uragami and Shimotsu. The top graph
depicts the difference of the records after corrections of the effects due to
tide and atmospheric pressure, and the bottom graph shows 25-hour
moving average of the difference.



があるのかもしれない。

津村（1957）は月平均潮位から浦神，串本間には著しい潮位変化の不連続が存在することを指摘した。一般に，黒潮

が潮岬に接岸している場合には浦神は串本に対して相対的に潮位が下降し，黒潮が紀伊半島沖で南に蛇行している場

合には両地点の潮位差は小さくなる。このため，南海地震直前の浦神での潮位の上昇が地殻変動を表していたかどう

かを判断する上で，当時の黒潮の流路がどうであったかは重要な情報になる。竹内・諏訪（1999）は，黒潮が紀伊半

島に接岸しているとき，潮岬西岸の水深約５mでの水温は東岸に比べ約２℃ほど高く，離岸しているときには両者の

水温はほぼ同じになることを報告している。当時の海水温の観測データとしては，串本検潮所とほぼ同じ位置の串本

西岸での毎日の測定値と，熊野灘側の尾鷲における旬毎の値（旬平均値か10日に一度の測定値かは不明）がある。

Fig. 2.4.7に南海地震前後２年間の串本西岸と尾鷲の旬毎の水温差を示す。残念ながら串本西岸の水温データは1946年

12月から翌年１月にかけて欠測であるが，前後の水温差から地震発生時には両者の水温がほぼ同程度だった可能性が

高いことが推測される。比較のため，最近３年間の串本西岸と尾鷲の旬平均水温の差と，海上保安庁水路部発行の海

洋速報による潮岬から黒潮流軸中心部までの距離をFig. 2.4.8に示す。2000年前半のように，串本西岸と尾鷲の水温が

ほぼ同じになっている期間は，黒潮が潮岬から離岸していることがわかる。Moriyasu（1958）によれば，下津を含む

紀伊水道の月平均潮位は串本と似た変動を示すので，浦神と下津の潮位差をとった場合，黒潮が海岸沿いに直線的に
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Fig. 2.4.6 Sea level records before the 1946 Nankai earthquake. From top to
bottom, the figure indicates the original record at Uragami, tide-
and atmospheric pressure-corrected record, 25-hour moving
average of the difference of sea level between Uragami and
Shimotsu, and that between Uragami and Uchiura

Fig. 2.4.7 Difference of water temperature between the west coast of Kushimoto and Owase.



流れている期間や，蛇行期間との移り変わりの時期には海況による影響が残る恐れがあるが，黒潮が蛇行している期

間は，海況による変動は数日という比較的短周期のものまで相殺されると考えられる。以上のことから，南海地震発

生前後には黒潮が潮岬から離岸していた可能性が高く，浦神と下津の潮位差に黒潮による影響が入りにくい時期であ

り，短周期的な変動は起りにくかったと推測される。

津村（1963）による気象および海況の変化による潮位変化が共通している海域で，内浦は浦神と同じ領域に分類され

ている。内浦は浦神との距離は離れているものの，潮位差は黒潮の紀伊半島への接岸・離岸による影響を受けにくい

ものと考えられる。そこで浦神と内浦の潮位差でも地震の２～３日前からの変化が見られるか確認する。内浦につい

てはFig. 2.4.4に示すとおり潮汐・気圧補正とも効果的であり，浦神，下津同様12月中旬の潮位低下も見られる。Fig.

2.4.9に示した浦神と内浦の潮位差は，直線距離で約300km離れているにも関わらず，1946年10月から11月にかけて比

較的安定している。Fig. 2.4.5の浦神と下津の潮位差において見られた10月上旬の変化はなく，一方Fig. 2.4.6から，地
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Fig. 2.4.9 Differences of sea level between two stations: (a)Uragami and Uchiura;
(b)Shimotsu and Uchiura; (c)Shimotsu and Kobe. Each top graph plots
the difference of the records after corrections of the effects due to tide
and atmospheric pressure, and the bottom presents the 25-hour
moving average of the difference.

Fig. 2.4.8 Difference of water temperature between the west coast of
Kushimoto and Owase (solid circle), and position of the Kuroshio
axis measured from Cape Shionomisaki (open square).



震直前の12月18日から19日にかけての浦神潮位の相対的な上昇はここでも見られる。また，Fig. 2.4.9の下津と内浦，

下津と神戸の潮位差では地震直前に相対的な変化が見られない。以上のことから，前述したように，地震の２～３日

前からの潮位変化は浦神で発生していたと結論される。

2.4.4 1946年南海地震直前の前兆すべり

浦神における地震の２～３日前からの潮位上昇の原因としては，観測点周辺における地盤の沈降の他に，黒潮流路

の変動などの海況による可能性も今のところ除外できない。しかしここでは，潮位の上昇が地盤の沈降を示すものだ

として，それがプレート境界上での前兆すべりによって生じたとすると，どこでどの程度の大きさのすべりがあった

とすればその地殻変動が説明できるかを検討してみる。Fig. 2.4.10に，一例として浦神沖のプレート境界上にMwにし

て6.9規模のすべりが発生したときの理論的な上下変動をOkada（1992）の式により計算した結果を示す。このすべりに

よって浦神付近で10cm程度の沈降，下津を含め他の潮位観測点では１mm程度の変化となり，浦神の潮位上昇を説明

することができる。このすべりの場所はMogi（1968）やKanamori（1972）による南海地震の24時間以内の余震域，およ

び羽鳥（1974）やTanioka and Satake（2001）による津波波源域の東端に位置しており，1944年東南海地震の24時間以内

の余震域や津波波源域に隣接している。また，上のすべり領域の位置は岡野・木村（1996）による南海地震の震央付近

にあたる。橋本・菊地（1999）による震源は潮岬南方沖約50kmで，気象庁（1982）のものと同じく陸から離れているが，

初動直後のサブイベントの位置は上のすべり領域の位置に近い。前兆すべりを想定した場所は東南海地震の震源域に

隣接し応力集中の起きやすい領域であること，南海地震の破壊開始点に近いことなどを考慮すると，そこで実際に前

兆すべりが発生したとしても不自然ではない。しかし，直前の地殻変動を示す可能性のある変化が観測されたのが浦

神１地点のみのため拘束条件は少なく，Fig. 2.4.10に示したすべりの位置及び大きさに関しては任意性が大きいこと

に注意する必要がある。例えば，ここで示した領域の大きさは宇津（2001）による浅い地震のマグニチュードと各種パ

ラメータとの標準的な関係によったが，すべり量を小さくしてすべり領域を海側に移動・拡大しても，浦神での変動

量を同様に説明することができる。
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Fig. 2.4.10 A possible model of a precursory fault slip that explains the rise
of sea level at Uragami before the 1946 Nankai earthquake.
Fault parameters are : dimension 39×20km; depth of the fault
center 18km; dislocation 1.2m; strike 250deg; dip 16deg; rake
120deg; seismic moment 2.8×1019Nm.
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2.4.5 1946年南海地震後の余効変動

1946年南海地震時に顕著な地殻変動が認められなかった四国北部で1947～49年の大潮時に海水が侵入したことが知

られており（高松地方気象台，1950），河角（1956）は潮位記録や海岸調査によって四国北部で広範囲な地盤の沈降が

あったことを明らかにしている。Thatcher（1984）は，水準測量から四国北西部の顕著な沈降は1949～50年に発生した

可能性を指摘し，Sagiya（1995）は潮位記録に基づいて，1947～50年に沈降が大きく進み，1950年以降は沈降速度が鈍

ったものの1960年代まで続いたことを示した。地震後の変動を生じさせたメカニズムについて，Thatcher and Rundle

（1984）は，南海地震直後の地殻変動は余効すべりにより，他の期間の地殻変動は概ね粘弾性モデルで説明できるとし

ている。鷺谷（1999）は南海地震後の四国地方の地殻変動が，震源域の深部延長上での余効すべりによるものであると

推測している。

1946年10月から1950年12月までの４年３ヶ月間の内浦，浦神，下津，神戸，土佐清水，宇和島，細島の日平均潮位

について，潮位観測点に近い測候所などの日平均気圧を用いて－10.0mm/hPaによる気圧補正をした。また，日平均

潮位には潮汐による影響が10～20cm程度含まれているので，それらを除くために各観測点における推算潮位（気象

庁，1999）を差し引いた。下津の補正には和歌山の推算潮位を使用している。Fig. 2.4.11に示した潮汐・気圧補正後

の日平均潮位では，各観測点で共通した潮位の変動が見られ，この変動には海況の影響が入っていると推定される。

以下では，２点間の相対的な潮位変動について検討する。

浦神，下津，神戸及び内浦の各観測点間の日平均潮位差と，それを月平均し更に７ヶ月移動平均したものをFig.

2.4.12に示す。浦神と下津の潮位差では，地震時の地殻変動に伴う潮位差の急変に引き続き，浦神の潮位が相対的に

下がってゆく様子が明瞭に見られる。震源域から十分離れており，地震による地殻変動の影響を受けていないと考え

られる内浦との潮位差で見ると，地震時には浦神では約50cmの地盤隆起，下津では約20cmの地盤沈降のあったこと

が読み取れる。浦神における地震後の変動に着目すると，浦神と下津の潮位差変動は地震直後の半年間ほどは急速で，
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Fig. 2.4.11 Daily mean sea level at each station before and after the 1946
Nankai earthquake. Effects of astronomical tide and atmospheric
pressure are corrected. We subtracted 50cm from the data of sea
level at Uragami after September 1947, because an artificial offset
of some 50cm was observed between July and September 1947.

　　　　　　　　　　　　　Uohura

　　　　　　　　　　　　　U［叩am
　　　　　　　　　　　　　Sh 甲gt甜

　　　　　　　　　　　　　KDbg

　　　　　　　　　　　　　τ09酷bm 劃

　　　　　　　　　　　　　Uw司 ma

　　　　　　　　　　　　　Ho～OI ma

　　　　　　　　　　　　　　l1。甲



─　　─105

気象研究所技術報告第46号　2005

Fig. 2.4.12 Differences of sea level between two stations during a four-year
period. Dots indicate daily mean value, and open circles indicate
seven-month running averages. 

Fig. 2.4.13 Differences of sea level between two stations during two
years after the Nankai earthquake. Fitted curves represent
exponentially decaying functions with the same relaxation
time of 139 days.



その後はゆっくりとした緩和的な変化が生じたことがわかる。同様なセンスの変動が浦神と内浦の潮位差でも見られ，

潮位差の変動が主に浦神の潮位下降によるものであることを示している。Fig. 2.4.13は地震後から1948年までの期間

を拡大表示したものである。浦神と内浦の潮位差変化から最小二乗法でその時定数を求めると４～５ヶ月となるが，

この同じ時定数の緩和的変化で他の観測点間における潮位差の時間的推移もよく表される。浦神と内浦の潮位差から

は，浦神潮位が相対的に地震後半年間に約25cm低下し，その後1950年までの３年半に更に20cm弱低下したことが認

められる。一方，下津と内浦の潮位差はややばらつきが大きいが，地震後から下津の潮位上昇が見られ，地震後半年

間の変化量は10cm弱，地震後から1950年までの変化量は約15cmである。また，神戸と下津の潮位差は比較的ばらつ

きが小さく，地震後から1950年までに，神戸の潮位が下津に対して相対的に10cm弱低下していることが見てとれる。

この期間中に内浦で上下方向の地殻変動がなく，これらの潮位差変化が紀伊半島付近の地殻上下変動を示していると

仮定すると，地震後の半年間に浦神は25cm程度隆起，下津は10cm弱沈降，地震後の４年間では浦神は約40cm隆起，

下津は15cm程度沈降したと見積もられる。

四国西部から九州にかけての観測点である宇和島，土佐清水および細島，並びに内浦における潮位から求めた日平

均潮位差と，それらを月平均し更に７ヶ月移動平均したものをFig. 2.4.14に示す。細島と内浦の間では地震時および

地震後数年間に潮位差変化が見られないことから，震源域から離れた細島では内浦と同様，地震に伴う地殻上下変動

がほとんどなかったと推定される。その細島との潮位差から，地震時に土佐清水で約30cmの地盤隆起，宇和島で約

25cmの地盤沈降のあったことが読み取れる。一方，地震後から1947年までの期間を拡大したFig. 2.4.15の潮位差には，

地震直後に変化の大きかった期間が存在した可能性は否定できないものの，Fig. 2.4.13の紀伊半島の観測点で見られ

たような地震後数ヶ月から数年間の明瞭な緩和的潮位差変化は見られない。しかし地震後から1950年までの期間につ

いて示したFig. 2.4.14では，土佐清水は宇和島に対して約15cm，細島に対して約10cmの潮位低下，宇和島は細島に対
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Fig. 2.4.14 Differences of sea level between two stations during a four-year
period. Dots indicate daily mean value and open circles indicate
seven-month running averages.



して10cm弱の潮位上昇のあったことが見てとれる。対象期間中に細島で上下方向の地殻変動がなく，これらの潮位

差変化が地殻上下変動を示していると仮定すると，地震後の４年間で宇和島の地盤が10cm弱沈降，土佐清水が約

10cm隆起したことになる。

Sagiya（1995）は，南海地震後に四国北部において広範囲な沈降が生じ，沈降速度は1950年まで急速で，その後減速

したが1960年代まで続いていたことを高松と小松島（1950年までは豊益）の年平均潮位に基づいて明らかにした。こ

れらの地点の潮位から沈降の半分以上は地震直後の５年程の間に起き，時定数は２～３年であることが見てとれる。

この地殻変動を説明するために，鷺谷（1999）は四国下のプレート境界面上の，地震時にすべった領域より深いところ

で大きな余効すべりが生じたと推測している。また，水準測量データから求めた南海地震後約20年間（1947年から

1968/71年）の上下変動速度についても図を示しており，その図から宇和島付近は約５mm/yearの沈降，土佐清水付

近は０～５mm/yearの隆起が読み取れる。今回の潮位データによるこの両地点における地震後４年間の地殻上下変動

量は，宇和島で10cm弱の沈降，土佐清水で約10cmの隆起であり，水準測量による地震後約20年間の上下変動量（0～

5mm/year×20year＝0～10cm）と同程度である。四国北部の沈降の半分以上が地震直後の５年程の間に生じたこと

を考慮すると，今回の潮位による調査で得られた地殻上下変動は水準測量結果と大きくは矛盾しない。

紀伊半島における南海地震後２年間の余効的な上下変動は，浦神，下津ともに地震時と同じ向きでそれぞれ30cm

強および10cm程度であり，両地点での隆起および沈降量の比が地震時とほぼ等しい。これらの地点での上下変動の

原因がプレート境界上での余効すべりであるとすると，地震時に大きくすべった場所の全体か，もしくはその一部が

すべったことによって生じたと考えられる。一例として，浦神と下津の間にMw7.4相当の余効すべりが発生したと考

えたときの上下変動をOkada（1992）の式により計算した結果をFig. 2.4.16に示す。フィリピン海プレートの沈み込み

角度が紀伊半島の南西海岸付近で急変している（Cummins・他，2001）ため，中村・他（1997）を参考に沈み込み角度

の異なる二つのすべりを考えた。これらのすべりによって，浦神付近で30cm程度の隆起，下津付近で10cm程度の沈

降，神戸付近で２cm程度の沈降を説明できる。この余効すべりの場所は，Tanioka and Satake（2001）によって津波の
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Fig. 2.4.15 Differences of sea level between two stations for a year after the
Nankai earthquake. 



解析から推定されている地震時に大きくすべった領域のうち深い部分にあたり，Hyndman et al.（1995）による推定固

着域の下限付近から遷移域に相当する。潮位観測点が北西から南東方向に並んでいるため，ここで示した余効すべり

の場所は，それとは直交する南西から北東方向に関して，また海域となる南東方向の拘束は弱いが，下津の沈降を説

明するためには，すべりの北端の位置に関してある程度の拘束がかけられる。また，浦神で見られた余効変動の時定

数は４～５ヶ月であり，鷺谷（1999）が推測した四国下での余効すべりの時定数より明らかに短い。従って両者は同じ

すべりによるものではなく，南海地震後には異なった時定数を持つ少なくとも二つの余効すべりが別の場所で起きた

と推測される。また，1949～50年の余効的な上下変動は，変化量が小さくなるものの，浦神，下津とも10cm程度と

見積もられる。隆起および沈降量の比が地震時の変化と異なって両地点で同程度になるためには，余効すべりが地震

直後よりも深いところで生じたと考える必要があり，余効すべりの場所が時間の経過とともに移動した可能性がある。

このように時間と共に余効すべりの大きさや場所が変化することは，1964年アラスカ地震後の地殻変動についても報

告されている（Cohen and Freymueller，2001）。海溝型巨大地震の場合には，地震時のすべりが大きかった部分や小

さかった部分があるのと同様に，地震後の余効すべりも複数の場所で発生し，それらの時間経過も異なることがある

と考えられる。

2.4.6 まとめ

1944年東南海地震，1946年南海地震前後の地殻上下変動について，潮位データを用いて解析した。その結果，1946

年南海地震直前に紀伊半島南部の浦神で前兆すべりの可能性のある潮位変化が生じていたことがわかった。また，南

海地震後に紀伊半島と四国とで時定数の異なる余効変動が発生していたことが明らかになった。潮位は気象や海況の

影響を受けるため適切な補正を施す必要があり，地殻変動の観測手段としては弱点もあるが，水準測量や近年のよう

にGPS観測が頻繁に行われていない時代において，上下方向の地殻変動を連続的に把握できる数少ない貴重な資料で

ある。当時の潮位資料に関する情報については小林・他（2002b）にまとめられている。 （小林昭夫）
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Fig. 2.4.16 A possible model of a postseismic fault slip that can explain the
upheaval at Uragami and the subsidence at Shimotsu following the
1946 Nankai earthquake. Fault parameters are: (1:east) dimension
40x80km; depth of the fault top 25km; dislocation 1.2m; strike
250deg; dip 23deg; rake 120deg. (2:west) dimension 40x80km;
depth of the fault top 25km; dislocation 0.6m; strike 270deg; dip
14deg; rake 140deg. Seismic moment for both (1) and (2) is 1.73×
1020 Nm.
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2.5 東海地域の水準測量データの解析

2.5.1 はじめに

掛川－御前崎間では，1970年代から国土地理院によって水準測量が繰り返し実施されており，御前崎（浜岡：水準

点25951）は掛川（水準点140-1）に対して，最近30年間に約15cm沈降した（沈降速度にすると平均５mm／年）とい

う結果が得られている（Fig. 2.5.1）。これは，駿河トラフからフィリピン海プレートが沈み込んでいる証左であり，

プレート間カップリングによって駿河湾西岸域の下に歪みエネルギーが蓄積されつつあることを示すものである。従

来，季節変動等は別として，経常的に進行しつつあると考えられていたこの地殻変動に変化が生じてきているのでは

ないかという見方が様々な観点から提出され，地震活動の状況とも合わせて論議されている。最初に沈降が鈍化して

いるのではないかと指摘されたのは1992年頃である。

御前崎の沈下傾向の変化が注目されるのは，中期的な前兆現象として海岸部の地殻変動が沈降から隆起に変わる可

能性が考えられるからである。例えば，関東地震の約10年前から三浦半島の油壺の沈下が停滞していた様子が検潮記

録に見られ，東南海地震の前の串本の記録にも同様な傾向が見られることが指摘されている（佐藤，1978）。そうし

た変化が生じる可能性は，また，数値シミュレーションによっても示されている（黒木・他，2001）。

掛川に対する御前崎の沈降が，いつ頃からどの程度有意に鈍化したと言えるか，またそれが継続しているのか，あ

るいは変化の兆しが見えるのか等に関して，一見して年周変化や不規則な変動がかなり含まれている20年間程度の年４

回の水準観測データを基に明確な評価を下すのはなかなか容易ではない。1990年代半ばに鈍化傾向が見られた際には，

その傾向が更に明瞭なものとなってそのうち反転するのではないかという見方がある一方で，特別な意味はない単なる

地殻変動のゆらぎを見ているにすぎないという考え方もあった。同じデータに基づきながらこのように様々な見方がで

てくるのは，データのどのような変化成分に意義を認めるか，また，その解釈にあたってどのようなモデルを背景に考

えるかに依る。Igarashi（2000）は，振動的な変化の周期が次第に短くなってきていることに注目してこの水準データに

クリティカル・ポイント理論を適用し，また，川崎・岡田（2001）は，震源核成長モデルに基づいて，御前崎の沈降の鈍

化傾向が加速しながら一方向に進む曲線をあてはめ，それぞれ東海地震の発生時期について議論している。

ここでは，地震準備過程の進行に関するそうした特定のモデルを前提とはせず，水準データを年周的変化や不規則
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Fig. 2.5.1 Result of leveling measurements performed by the Geographical Survey
Institute, showing subsidence at Hamaoka (BM25951) relative to
Kakegawa (BM140-1) since 1962. Solid circles represent data obtained
by net adjustment.



なノイズを含んだ時系列データと見て，その中から経年的な部分（トレンド成分）を取り出し，この20年間にそれが

どのように変化したかを検討する。この解析には，ベイズ型季節調整モデルに基づく統計手法（石黒，1981）を用いた。

水準測量の一路線に関するデータから，プレート境界のカップリング状態について議論するのは情報がいかにも不

十分である。近年，東海地域に展開された稠密なGPS観測網の水平変動データを使って，プレート境界でのバックス

リップに関する解析が行われるようになった（鷺谷，1998）。これは巨大地震の準備過程の解明に向けた研究におい

て大きな進展といえるが，上下変動に関してはデータ期間と精度の点で水準測量の意義はまだまだ失われていない。

そこで御前崎－掛川の路線データに駿河湾や遠州灘沿岸の水準路線データも使うことにより，面的に見たときの地殻

上下変動パターンの経年的な変化の特徴についても考察する。

なお，水準測量データの標準偏差（mm単位）は路線長（km単位）の平方根の0.3～0.4倍であり，ここでは数mm

程度と考えられる。

2.5.2 ベイズ型季節調整モデルに基づく解析

季節変動や不規則変動を含んだデータから，長期的な傾向の変化を取りだしてみたいということがしばしば生じる。

ベイズ型季節調整法（BAYSEA）はそうした目的のためにつくられた統計解析プログラムであり（石黒，1981），こ

れによって観測データをゆっくりと変動するトレンド成分，季節変動，不規則成分の３つに分離することができる。

Fig. 2.5.2は，測量が年４回ほぼ定期的に実施されるようになった1982年１月から2003年10月までの水準データを

BAYSEAを用いて解析した結果である。図で，上側は左から順にトレンド成分，季節変動，不規則成分を示し，下側

はトレンド成分について１年，２年，３年の平均的な沈降率の変化を求めてプロットしたものである。

最近約20年間の掛川に対する御前崎の水準の変化に関して認められる特徴は，1988年から89年にかけて沈降速度が

加速していたということ，また，2000年以降も加速傾向が見られることである。1980年代末に沈降が加速した時期に

は駿河湾西域の地震活動が静穏化したことが知られている（吉田・前田，1990）ほか，沈降速度の変化とb値の変化

の様子が良く似ていることが指摘されており（Wiemer et al., Submitted），地殻変動と地震活動との間には対応が見

られる。これについては議論のところでもう一度触れる。
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Fig. 2.5.2 Result of the analysis of leveling data from Kakegawa to Hamaoka using computer
program BAYSEA. The top panel reveals a estimated trend , b seasonal, and c
irregular components. The bottom panel presents subsidence rates averaged over d
one, e two, and f three years, calculated from the estimated trend component.
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2.5.3 面的な変動パターン

駿河湾西岸域には掛川－御前崎間だけでなく，駿河湾沿いと遠州灘沿岸沿い，それから静岡から掛川を通って浜名

湖に至る水準路線があって，年１回網平均をかけた水準測量が行われている（掛川－御前崎間は前述のように年４回）。

これらの路線についての測量結果を基に，１年ずつずらしながら駿河湾西岸域における２年ごとの地殻変動パターン

をGMT（Wessel and Smith, 1995）を使って示したのがFig. 2.5.3である。これを見ると，1987-89年の期間に駿河湾西

岸北部で沈降が進んだこと，逆に1985-87年や1991-93年，1997-99年の期間では隆起したことが見てとれる。Fig. 2.5.4

に，1983-2002年の平均的な変動パターン図と，1987-91年，1991-95年，1998-2002年の各期間における変動からその平

均的な変動パターンを差し引いた差を示す。掛川に対する御前崎の沈降が加速した1987-91年の期間は特に駿河湾北

部で沈降が顕著だったこと，また，1991-95年は駿河湾西岸で沈降が鈍化し，一方，最近（1998-2002年）は加速して

いることがわかる。
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Fig. 2.5.3 Spatial pattern of the rate of vertical crustal movement in each two-year
period obtained by the leveling data at 55 benchmarks. Interval of contour
lines is 1 mm per year. Dashed lines indicate subsidence relative to
BM140-1. GMT (Wessel and Smith, 1995) is used to make these maps,
as well as those in Figs. 2.5.4 and 2.5.5.



変動パターンの変化を別の視点からとらえるために，1983-2002年の網平均された年１回のデータについて主成分

分析を行った。Fig.2.5.5は第１～第５主成分の空間的パターンを示したものである。Fig. 2.5.4の平均的な変動パター

ンと似ていることからわかるように，経時的に積分していけば第１主成分（#１）が当然のことながら卓越する

（Fig. 2.5.6）。第２主成分（#２）は駿河湾西岸北部の隆起あるいは沈降（沈降の鈍化あるいは加速）を表すが，1987-

89年には沈降，1991-95年には隆起を示している。これらの変化は測量誤差を上回り，有意であると考えられる。他

の主成分については，特にある時期に大きく現れたという様子は見えない。ほとんどの期間で第１主成分が最も大き

いが，1985-87年や1991-93年では第２主成分の方が大きくなっている（Fig. 2.5.7）。
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Fig. 2.5.4 Spatial pattern of annual vertical movement on the western coast of Suruga
Bay averaged a from 1983 to 2002, and deviations of annual vertical
movement from the averaged pattern b from 1987 to 1991, c from 1991
to 1995, and d from 1998 to 2002. Interval of contour lines is 1 mm per

Fig. 2.5.5 Spatial pattern representing distribution of components of normalized
eigenvectors for the first (#1) to fifth (#5) principal components. The radii of
circles are proportional to magnitudes of components, and the circle on the
left bottom side in each map shows the scale. Interval of contour lines is 0.04.
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Fig. 2.5.6 Temporal variation of the scores for each of the first (#1) to fifth (#5)
principal components.
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Fig. 2.5.7 Rose diagrams of scores for the first to fifth principal components in each
two-year period. Numerals in the graphs represent absolute magnitude of
the scores with the sign ignored.



2000年末から東海地域ではスロースリップが生じており（国土地理院，2004），この間，掛川に対する御前崎の沈

降には加速傾向が認められる。沈降の加速は1980年代末にも見られ，この時にもスロースリップが生じていたと推定

される（小林・吉田，2004；防災科学技術研究所，2004）。ただし，東海地域の水準測量データからは，最近の変動

パターン，特に浜名湖周辺は1980年代末とは異なっているように見える（Fig. 2.5.3）。1980年代末に大きく変化した

第２主成分も最近は大きな変化は見られない（Fig. 2.5.6）。

2.5.4 議論

御前崎－掛川間の水準路線の測量データが注目を集めるのは，それなりの根拠がある。まず，直下にプレート間の

固着領域が存在すると推定されることである（Matsumura，1997）。しかも路線の走る向きはプレート間の相対運動

の向きにほぼ等しく，シミュレーションの結果によれば，この路線に沿って長・中・短期でそれぞれ特徴的な地殻変

動が見られることが期待される（黒木・他，2001）。

プレートの沈み込みは時間的に単純に一方向的に進行するものではないだろう。1990年代半ばに沈降速度の鈍化し

た時にも，これは必ずしも東海地震の準備段階が着実に一歩進んだことを示す前兆的変化ではなくて，むしろ何らか

の原因による一時的なゆらぎを示すものであるという見方が出された（国土地理院，2000）。実際，1960年代以降の

水準測量結果や御前崎の潮位変化を子細に見ると，御前崎の沈降がやや鈍化したように見える時期と，加速したよう

に見える時期が何度かある。地震活動との対応では，地殻変動が鈍化した時期に活発化し（茂木，1998），加速した

時期に静穏化する傾向が見られる（Yoshida et al., 1998）。これはスラブ内の起震応力がプレート間カップリングの強

化によってむしろ小さくなると考えると説明可能である（吉田・他，2003）。

2.5.5 まとめ

水準測量による掛川に対する御前崎の高度差のデータにベイズ型季節調整法（BAYSEA）を適用し，トレンド成分

を推定した。掛川に対する御前崎の沈降は，1988-89年および2000年以降に加速傾向が見られる。東海地域の網平均

した水準データを用いると，御前崎の沈降が加速した1988-89年には駿河湾西岸北部でその傾向が大きかった様子が

見られるが，最近の沈降のパターンはそれとは異なって駿河湾西岸全域で沈降が大きくなっている。 （高山寛美）
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2.6 2000年伊豆諸島北部の地震・火山活動に伴う地殻変動

2.6.1 はじめに

2000年６月26日，三宅島雄山直下の群発地震から始まった三宅島の火山活動は，７月８日の山頂噴火の後，大規模

な火口の陥没が生じた。９月に入ってからは大量の二酸化硫黄を含む火山ガスの放出が始まり，それは３年半が経過

した2004年１月現在も依然として続いている。一方，群発地震活動は，三宅島直下からその西方，更に北西方向へと

移動し，2000年７月から８月中旬にかけての最盛期には，三宅島から新島・神津島近海においてM６クラスの地震５

つを含む，近代地震観測が始まって以来最大級の活動となった（Japan Meteorological Agency，2000；橋本，2000）。

この地震・火山活動（以下，2000年伊豆諸島北部イベント，あるいは単にイベントと呼ぶ）は顕著な広域地殻変動を

伴ったことが，国土地理院のGPS連続観測等によって明らかにされ，その範囲は伊豆諸島北部を中心として房総半島

から伊豆半島，東海地方にまで及んだことが報告されている（Kaidzu et al., 2000；小林・他，2000）。この広域地殻

変動の源として，地震活動域とほぼ一致する領域でのダイクの貫入および断層モデルが提案されている（例えば

Nishimura et al., 2001）。

2000年伊豆諸島北部イベントの最盛期が過ぎた2000年秋から，東海地域で別の地殻変動が進行していることがGPS

連続観測データの解析から指摘された（Ozawa et al.，2002）。この地殻変動は浜名湖付近直下のプレート境界面上で

のすべりによって説明されており，2004年１月現在も継続している。

2000年伊豆諸島北部イベントに伴う広域地殻変動がどの範囲にまで及んでいたか，またその地殻変動はどのような

時間的推移をしたのかを詳細に把握することは，その変動源を明らかにする上だけではなく，東海で発生している地

殻変動との関係を考える上で重要である。本論ではこの観点から，2000年伊豆諸島北部イベント時，およびそれ以後

の広域地殻変動の推移を詳しく調べ，その解析結果について考察する。

2.6.2 広域に及んだ地殻変動

気象庁では東海・南関東地域に34点の地殻岩石歪計を展開している。地震・火山活動に関連して気象庁の地殻岩石

歪計で変化が観測された例として，1986年伊豆大島噴火に伴うもの（神定・他，1987）や，伊豆半島東方沖の群発地

震に伴うもの（気象庁地震予知情報課，1998）が報告されている。今回の活動に伴う変化が東海地域の地殻岩石歪計

にどのように表れているかを調査した。Fig. 2.6.1に1999年１月から2000年10月までの歪変化を，東海地域の主な観測

点について示す。御前崎・榛原・藤枝においては縮みトレンドが見えているが，2000年７月から８月はトレンドから

ずれてほぼ横ばい状態となっている。石廊崎・土肥は同時期にトレンドが横ばいから伸びに変化している。これらの

観測点では，通常のトレンドに伸び成分が重なったと見ることもできる。これら変化量は２ヶ月間で10の-7乗オーダ

ーと小さく，降水に対する応答や年周変化などを考慮しなければならないが，複数の観測点で変化がほぼ同時に発生

していること，９月に入って通常のトレンドに近づいていることから2000年伊豆諸島北部イベントに関係した有意な

変化と思われる。一方，網代は2000年夏期にトレンドが伸びからほぼ横ばい状態となっており，イベント最盛期を過

ぎてもトレンドが元に戻っていない。

国土地理院のGPS連続観測網GEONET（例えば，鷺谷，1997）のデータを用いて，村上・他（2000）は新島と神津島

間の距離が伸びるセンスの地殻変動が特に顕著だったこと，10月中旬時点で神津島での水平変位量は60cmに達した

こと，また地殻変動は房総半島や伊豆半島でも観測されていることを示した。ここでは同データを用いて，非定常変

位（定常変位からのずれ）を調べる。イベント最盛期の2000年６月末から８月中旬を含む１年間の水平変位から，定

常変位を差し引いたものを非定常変位とした。定常変位は，イベントが始まる前までの３年間（1997年５月～2000年

５月）の水平変位を３で割った１年間あたりの平均値とした。なお期間内の水平変位とは，期間前後の１ヶ月間の座
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標平均値（南北，東西成分）の差，例えば2000年１月～2001年１月の場合は2001年１月一杯の座標平均値から2000年

１月一杯の値を差し引いたものである。イベントの影響を受けていないと考えられる新潟県の大潟を変位の固定点と

した。変位を面的に滑らかにとらえるために，GMT（Wessel and Smith, 1995）の機能を使用して，各観測点の変位

を緯度経度0.5度ごとに平均するとともに格子点化し，スプライン関数を用いて平滑化した。なお，期間内に周辺の

観測点とは著しく異なる変位が見られた観測点は解析から除き，平滑化を適当なものにするため変位の極端に大きな

伊豆諸島の観測点も解析から除いた。

このようにして得られた１年間の非定常水平変位の分布を2000年１月から３ヶ月づつずらしてFig. 2.6.2に示す。こ

れらの分布図から伊豆諸島北部イベント時，およびそれ以後の地殻変動が，房総半島から東海地方までの広い範囲に

及んでいたことは明らかである。しかし，その時間的な推移には場所による違いが見られる。まず南北成分を見ると，

房総方面は2000年４月からの１年間と比較して2000年７月からの１年間の方が北向きの非定常変位が小さくなってい

るのに対し，静岡方面は2000年７月からの方が南向きの非定常変位が大きくなっている。また東西成分は，房総方面

から静岡県にかけて全体的に東向きの非定常変位が見られる。2000年１月からの１年間と比較して，2000年４月およ

び７月からの１年間では房総方面の非定常変位は大きくなっていないが，西側は非定常変位の大きな範囲が愛知県ま

で次第に拡がっている。更に，イベントの最盛期を過ぎた2000年10月からの１年間では，南北，東西成分とも房総半

島の非定常変位は減少し小さくなっているのに対し，伊豆半島から愛知県にかけての東海地域には非定常変位が依然

として存在している。なお，中国地方の非定常変位には2000年10月の鳥取県西部地震の影響が含まれている。

2.6.3 地殻変動の時間的な推移

前述したように，2000年１月から１年間の非定常変位と比較して，４月，７月から１年間の南向きの非定常変位は，

東海地方から中部地方内陸部に次第に拡大しているように見える（Fig. 2.6.2）。この南向き非定常変化の発生時期とそ

の推移を明らかにし，また，2000年10月からの1年間に東海地域に継続して観測されている非定常変位との関連を調

べるために，変位をより短く３ヶ月間ごとに検討する。

GEONETの座標値データには年周変化が見られることが指摘されている（Murakami and Miyazaki，2001）。Fig.

2.6.2に示される非定常変位は１年間の変位を扱っており，年周変化を除去した結果となっている。しかし，それより

短い期間で議論する場合，年周変化の影響を考えなければならない。大潟を基準とした場合，東海地域における水平

変位の年周振幅は数mmに達し，今回の東海地域における非定常変動を議論する上では無視できない大きさになる。
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Fig. 2.6.1 Temporal changes of volumetric strain obtained by the JMA strainmeters
accompanied with the 2000 northern Izu Islands event.



Ozawa et al.(2002) は，1998年から1999年のデータから年周及びその高次項を求め，それを全期間のデータから引き

去ることで年周変化の影響を除いている。2000年までの期間は年周変化の振幅と位相に年ごとの差異が小さく，期間

を通して同一の振幅と位相と見なした議論も有効と考えられる。しかし，2000年以降の期間における年周変化は，そ

れ以前の年周変化と比べてGEONET全体で系統的に変わり，１年未満の期間の非定常変位を議論する場合に大きな

誤差を生じる可能性があることが指摘されている（本報告2.2節）。そこで，本研究では，1998年１月～1999年12月

（期間１）と，2001年１月～2002年12月（期間２）とで期間を分けて，各期間で座標値ごとにその変化を直線，年周

および半年周項からなる式で近似した。座標値の年周および半年周成分を補正する際に，年周パターンが2000年のど

の時点で変化したかを確定するのは難しいが，年周パターン変化が大きな観測点の時系列を参考にして，期間１の係

数は2000年５月まで，期間２の係数は2000年６月以降に対して適用した。

年周補正した３ヶ月間の非定常変位の分布について，2000年４月から１ヶ月づつずらしながら解析した結果をFig.
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Fig. 2.6.2 Non-steady horizontal deformations in one year. Left panel: North-south
displacements. Right panel: East-west displacements. Positive values
denote northward or eastward displacements. Contour lines are drawn
at an interval of 1mm/year.
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Fig. 2.6.3 Non-steady horizontal deformations in three months. Left panel: North-south
displacements. Right panel: East-west displacements. Positive values
denote northward or eastward displacements. Contour lines are drawn at an
interval of 1mm/3months.



2.6.3に示す。2000年４月～７月の非定常変位にはイベント初期の地殻変動が含まれていて，房総半島で北東向き，静

岡方面で南東向きの非定常変位が見られ，その中で房総方面の変位量が目立っている。５月～８月，６月～９月とイ

ベント最盛期，およびその後半の地殻変動が含まれてくるに従って，非定常変位を示す範囲が拡大するとともに，房

総方面と比較して東海地域や中部地方内陸部の非定常変位が目立つようになってくる。７月～10月にはイベント初期

の非定常変位が含まれなくなり，房総方面の変位量は小さくなるが，中部地方内陸部の南向きの非定常変位はむしろ

やや拡大した傾向が見られる。このように，南北成分に見られる静岡県から中部地方内陸部の南向きの非定常変位は，

イベント初期には目立たないが，イベント最盛期後半から顕著となり，それ以降も観測誤差を少し上回る程度で継続

している。

2.6.4 非定常変位の力源モデル

三宅島から神津島にかけての激しい群発活動は，三宅島から西方海底下へ貫入したマグマがきっかけとなり生じた

と考えることができ，活動の初期にはダイクの進行に伴うと見られる震源域の移動・拡大が観測された（例えば浜田，

2001；高山・吉田，2002）。群発地震の最盛期にはまた，新島－神津島間で著しい距離の伸びが観測され，村上・他

（2000）はそれをダイクの貫入によるとして説明した。しかし，ダイクの貫入だけでは伊豆諸島北部の地殻変動の空

間パターンをうまく説明することができないことから，Nishimura et al.（2001）は，2000年６月～８月末までのイベ

ント最盛期における伊豆諸島北部近辺の地殻変動を説明するため，ダイクと５つのM６クラスの地震以外に，横ずれ

クリープ断層を組み込んだ変動源の提案を行った。小沢・他（2001）は，解析期間をずらしながら各期間の地殻変動

に対する変動源を求め，横ずれクリープ断層はイベント後期に次第にその寄与が増すことを示した。

ここでもNishimura et al.（2001）やOzawa et al.（2002）と同様に，伊豆諸島北部海域にダイク，主な地震，クリープ

的な横ずれ断層を変動源として置いたインバージョン解析を行った。変動源の位置をFig. 2.6.4に示す。2000年５月～

８月より１ヶ月ずつ期間をずらし，７月～10月までの各３ヶ月間の非定常変位を説明するように，ダイクの開口量と

右横ずれ断層の変位量を，関東から東海，中部地方の57ヶ所のGPS観測点の変位を用いてMICAP-Gに追加された地殻

変動源推定機能（本報告2.9節）により求めた。M６以上の地震の震源とメカニズム解については気象庁カタログを用

いた。こうして得られたそれぞれのパラメータの期間別最適値をTable 2.6.1に示す。Fig. 2.6.5はこのインバージョン

解析によって得られた変動源による変位場と実際に観測された変位場との残差を，各期間について南北，東西の成分
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Fig. 2.6.4 Location of the dyke, creep and the five large earthquakes.
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Table 2.6.1 Parameters of the dyke and the creeping fault obtained by the
inversion analysis and sum of dislocations on a hypothetical fault by
earthquakes with magnitudes less than 6 for each period.

Fig. 2.6.5 Difference of deformations between the observation and the model.
Left panel: North-south displacements. Right panel: East-west
displacements. Positive values denote northward or eastward
displacements. Contour l ines are drawn at an interval of
1mm/3months: solid lines are for positive values and white dotted
lines are for negative values.



に分けてそれぞれ示したものである。この図から，観測された場とモデルによる場との残差が，関東地方については

５月～８月に少し見られる。しかし，東海地方とその周辺では，それより明らかに大きく６月～９月の期間は東西成

分に東向きの，７～10月の活動後期には南北成分に南向きの残差が存在することが見てとれる。観測された変位場と

モデルによる変位場の，東海地方とその周辺におけるこの著しい差異の特徴として，例えば７月～10月の期間の南北

変位について見ると，南から北に向かって距離減衰が小さいということがあげられる。これは伊豆諸島北部付近に変

動源を置いたのでは説明することが難しい。

小林・他（2003）は，伊豆諸島北部に変動源を置いたモデルによる変位場と観測された変位場との間の残差を説明

するにあたって，下部地殻や上部マントルの粘弾性的性質による歪の拡散現象の可能性を考えたが，定量的な説明に

ついては将来の課題として残された。ここでは，東海地域のプレート間カップリングの変化を考えることで東海地域

の残差の説明を試みる。プレート上のすべり分布を求めるインバージョンは，MICAP-Gに追加された地殻変動源推

定機能（本報告2.9節）を使用した。

Savage（1983）は，プレートの沈み込みによる地殻変動は，プレート境界面上で生じているプレート間相対運動の

すべり欠損（バックスリップ）を，プレート相対運動の向きとは逆向きの断層がそこに存在すると見なすことによっ

ておおむね説明できることを示した。Fig. 2.6.6aに，1997～1999年のGPSデータから推定したプレート境界上のバッ

クスリップ分布を示す。矢印はフィリピン海プレートに対する上盤側プレートの仮想的なすべりを示している。もし

バックスリップ速度の大きさが沈み込み相対速度と同じならば，そこは完全に固着していることになる。Fig. 2.6.6b

～dに，Fig. 2.6.5に示された残差のうち，範囲が北緯34.6～36.0度，東経136.6～138.4度の，0.2度間隔の格子点値か

ら推定したプレート境界のすべり分布を示す。ここで，Fig. 2.6.5に示された残差は，定常状態の変位を差し引いたも

のであることに注意する必要があり，Fig. 2.6.6b～dに見られる南東向きの矢印はプレート境界上での実際のすべり

ではなく、定常状態におけるバックスリップからの偏差を表しているということである。Fig. 2.6.6aのバックスリッ

プと反対向きで同じ大きさのFig. 2.6.6b～dのすべりは，定常のプレート沈み込み速度と等しい速度の逆断層的なす

べりの発生を意味する以外に，フィリピン海プレート，あるいは伊豆マイクロプレート（Sagiya，1999）の沈み込み

の停滞を意味する。バックスリップと反対向きでより大きなすべりは，定常のプレート沈み込み速度を超えるような
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Fig. 2.6.6 Estimated slip distributions on the plate interface.
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速度の逆断層的なすべりが発生しているものと考えられる。５～８月については，想定東海地震の震源域（Fig. 2.6.6

の曲線内）南東部を中心に５～６cm/yearの東向きのすべりがあり，その大きさはそこでの定常的なバックスリップ

速度約３cm/yearよりやや大きいが，すべり量計算時の標準偏差が２～３cmあることを考慮すれば同程度であると考

えられ，実際に逆断層的なすべりが発生していたとまでは言えないように思われる。６～９月については，浜名湖付

近を中心にして６～７cm/yearのすべりが見られ，そこでの定常的なバックスリップ速度１～２cm/yearを超えてお

り，すべり量計算時の標準偏差を考慮しても実際に逆断層的なすべりが発生していたものと考えられる。７～10月に

はすべりの中心領域がより北西に移動して目立っている一方，想定震源域の南東部のすべりがなくなって固着状況が

元に戻っている様子が見える。Fig. 2.6.6b～dに示されたすべりは一見して大きく見えるが，１年あたりに換算した

すべり量で示しているため，実際にすべりが発生していたとしても，そのすべり量はそれほど大きなものではない。

以上のように，東海地域のプレート間カップリングの変化があったとしてモデル化を行うと，Fig.2.6.5に示した６
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Fig. 2.6.7 Difference of deformations between the observation and the model including slip on
the plate interface. Left panel: North-south displacements. Right panel: East-west
displacements. Positive values denote northward or eastward displacements.
Contour lines are drawn at an interval of 1mm/3months: solid lines are for positive
values and white dotted lines are for negative values.



月から９月にかけての東向きの変位場や７月から10月にかけての南向きの変位場も説明することができ，Fig.2.6.7に

示すように，モデルと観測との差異はほとんど消えてしまう。また，東海地域のプレート間カップリングの変化は想

定震源域の南東部にあたる御前崎周辺から始まり，北西側に移動して最終的に浜名湖周辺に至ったことがわかる。プ

レート間相対速度を有意に超える逆断層的なすべりは５～８月の期間に認められないものの，６～９月や７～10月に

見られることから，Ozawa et al.（2002）が指摘した東海スローイベントは，2000年伊豆諸島北部イベントの最盛期後

半（８月か９月頃）に既に生じていたと考えられる。さらに，プレート間カップリングが低下した領域の中心が伊豆

諸島北部に近い御前崎付近から北西方向へ移動したことから，東海スロースリップは2000年イベントにより引き起こ

された可能性がある。

2.6.5 まとめ

2000年伊豆諸島北部の地震・火山活動に伴い，関東から中部地方にかけて広範囲に地殻変動が観測された。その時

間的推移を調べ，東海地域から中部地方内陸部にかけて，伊豆諸島北部の変動源では説明できない地殻変動が生じて

いたことがわかった。この地殻変動は，東海地域のプレート境界上におけるカップリングの変化で説明可能である。

（小林昭夫）
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2.7 体積歪計における東海スロースリップ検出の試み

2.7.1 はじめに

東海地域ではGPS観測データにより2001年頃から定常的なプレート運動に対して年間数cmの遅れもしくは逆向き

の移動が見られるようになった（小澤・他，2001）。この現象は，浜名湖周辺域直下でプレート境界面のゆっくり滑

りが生じていることに起因すると解釈されており（Ozawa et al., 2002），東海スロースリップと称される。場合によ

っては大地震に繋がる恐れも考えられるが，同地域で展開されている気象庁の地殻岩石歪計には現時点で対応する変

化が見つかっていない。この原因の１つとして，降水や地下水の変動などによって生じた歪変化によって上記の現象

がマスクされている可能性が考えられる。

地殻岩石歪計のみならず，一般に高精度の地殻変動観測を行う上で降水や地下水変動の影響除去は長年の課題であ

った。この課題を解決するため，例えば，田中（1979），山内（1981），二瓶・檜皮（1983）等はタンクモデル（例えば，

菅原，1972）による補正法を適用し一応の成功を収めた。しかし，この方法は降水の非線形効果を取り入れることが

できるものの，適正なモデルを見出すことが簡単ではなく，しかも降水の即時的影響を反映することができないとい

う難点から，現在は使われることが少なくなった。別の方法として，地殻岩石歪計と同じ観測井戸における水位デー

タを用いて，地下水変動や降水の影響除去を試みた例もある（例えば，小泉・吉田，1989）。この検討例では，地下

水応答が季節によって異なる事が明らかになり，結果として降水の影響を直接補正することの必要性を示すことにな

った。近年，時系列解析の方法に基づくMR-AR法（Matsumoto, 1992）が開発され，地下水位の観測データに含まれ

る降水の影響除去の成功例が報告されている（松本・高橋，1993）。また気象庁の地震活動等総合監視システム

（EPOS）のルーチン処理においても，同様の方法（石垣，1995）により数日間以下の短期間のデータに対する降水補

正が行われている。しかしながら，東海スロースリップに伴う歪変化は2.8節で述べるように年間0.1ppm程度と微小

であり，しかも数年にわたる長期間の現象であることから，これを地殻岩石歪計で捉えるためには，まずそれに見合

う期間の降水・地下水応答を解析し除去する必要がある。

本節では，東海地域で展開されている地殻岩石歪計の観測データに関してMR-AR法を適用し，長時間スケールにお

ける降水の影響を除去する方法を検討すると共にスロースリップに伴う歪変化の検出を試みた結果を述べる。

2.7.2 方法

本節ではMatsumoto(1992)に従い，地殻変動（地殻岩石歪計観測データ）と降水量の時系列に対して多変量自己回

帰モデルによる降水補正の方法を述べる。石垣（1995）による方法との違いは，本研究ではスロースリップによる歪

変化の検出のために長周期変動を残すことが必要であるため，カルマンフィルター（例えば，北川，1993）を用いた

トレンド除去を行わず，トレンドそのものの変動に着目した点である。

多変量自己回帰モデルによる解析の原理とその手法については，Matsumoto（1992）や松本・高橋（1993）に詳しい

ので，簡単な手順のみを以下に記す。

1 多変量自己回帰モデルによる解析

まず，歪変化に含まれる気圧応答を位相遅れのない一次式で近似する（例えば，檜皮・他，1983）と共に，

BAYTAP-G（石黒・他，1984）を適用することにより，気圧・潮汐の影響を除去したデータセット Y (n)（n=1,2,…,N）

を準備する。本節では５年間以上にわたる長期間のデータを一括して処理する必要上，データのサンプリングを1日

毎としたため，上述の潮汐補正を行う必要はない。

この方法では，観測データの時系列 Y (n)を

Y (n)=t(n) ＋R(n) ＋w(n) (2.7.1)
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と要因毎に分解して表現する。ここで，

Y(n)：観測データの一次元時系列（気圧・潮汐補正後の歪の日値），

t(n)：トレンド成分，

R(n)：降水応答成分，

w(n)：観測ノイズ～N（0,σ2) （正規分布），

n：時系列データの番号（n=1, …, N）

である。降水応答成分については，

と自己回帰モデルで表現する。ここで r(n)は降水量であり，右辺第１項は過去の降水応答の履歴に関するもの（自己

回帰係数項），同第２項は降水の直接的効果に関するもの（雨量補正係数項）を表す。式（2.7.2）の次数ｍと自己回帰

係数 a(i)，b(i)は，AIC最小化法（赤池・中川，1972）によって求めることができ，降水応答Rの時系列は，得られた

次数と自己回帰係数を用いて式（2.7.2）から推定することができる。

この推定には，Akaike et al.（1979）の多変量自己回帰モデル解析プログラムMULMAR（TIMSAC84）を使用するこ

とが便利である。観測データの種類によって，降水応答が降水直後の影響を大きく受ける場合があるが，このような

場合には降水時の影響を無視できなくなるため，式（2 .7 .2）の第２項は０次の係数から考慮する必要がある。

MULMARではその両方の場合に対してパラメータを設定することにより解を求めることができる。降水応答R (n)が

推定されれば，式（2.7.1）に代入することにより，

Y (n)－R(n)＝t(n)＋w(n) (2.7.1’)

となり，トレンドとノイズの和が求められることになる。最終的にトレンドを得るためには，ノイズをどのようにし

て除去するかが問題となる。

2 カルマンフィルターによる平滑処理

式（2.7.1）におけるトレンドt(n)と降水応答R(n)を求める方法としては，MR-AR法とは別に，最尤法を取り入れたカ

ルマンフィルター（松本，1995）による推定法がある。この方法も多変量自己回帰モデルに基づくものである。以下

では，まず一般論を記述する。

一般に，任意の時系列モデルは次の状態空間表現で記述される。

Xn＝FXn－1＋Mrn＋Gvn （システムモデル） (2.7.3)

Ym＝HXn＋wn （観測モデル） (2.7.4)

ただし，Xnは状態ベクトル，Ｍは外部擾乱，Ｇはシステム擾乱，そしてＨは変換行列であり，それぞれ，Xn＝（tn, Rn,

Rn-1,…, Rn-m+1），M＝（（0, b1, b2, …, bm），G＝（1, 0, 0, …, 0)，そして，Ｈ＝（1, 1, 0, …, 0）と表現される。トレンドtnはラ

ンダムウォークモデル（＝tn-1＋σ）と仮定する。vn，wnはそれぞれシステムノイズと観測ノイズの分散であり，それ

ぞれτ2とσ2とする。そしてＦは次の行列で表現される：

状態ベクトルの推定には次のカルマンフィルターのアルゴリズムを使う：
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［１期先予測］

Xn|n－1＝F・Xn－1|n－1＋M・rn

Vn|n－1＝F・Vn－1|n－1・F t＋G・G t・τ2

［フィルター］

Kn＝Vn|n－1・H t
n・(Hn・Vn|n－1・H t

n＋σ2)－1

Xn|n＝Xn|n－1＋Kn・(Yn－Hn・Xn|n－1)

Vn|n＝(I－Kn・Hn)・Vn|n－1

［平滑化アルゴリズム］

An＝Vn|n・F t
n＋1・V－1

n＋1|n

Xn|N＝Xn|n＋An・(Xn＋1|N－Xn＋1|n)

V n|N＝Vn|n＋An・(Vn＋1|N－Vn＋1|n)・At
n

上式の１期先予測では過去（第n-1項目まで）の時系列から次のステップ（第n項目）の状態を予測するのに対して，

フィルターでは現在（第n項目）までの時系列から現時点（第n項目）の状態を推定する。また，平滑化アルゴリズム

では，現在（第N項目）までの状態推定値から過去の任意の時点（第n項目）の最も確からしい状態を推定する。こ

のアルゴリズムによって，予め計算に必要なパラメータ（自己回帰係数，システムノイズ，および観測ノイズ）が仮

に知られていれば，状態ベクトルすなわち，トレンドと降水応答を計算することができる。

これらのパラメータの推定に最尤法を用いる。それにはまず次式で与えられる対数尤度Lを計算する：

ここで，

Yn|n－1＝Hn Xn|n－1

Dn|n－1＝Hn・Vn|n－1・H t＋σ2

であり，仮定したパラメータを用いたカルマンフィルターの計算結果を用いて求められる。このＬを最大化するパラ

メータが最適値ということになる。パラメータの推定方法としては非線形最適化法として知られるsimplex法が使わ

れる（松本，1995）。

最尤法を用いたカルマンフィルターによるパラメータ推定は，前項で述べた方法と比べて，全てのパラメータ（自

己回帰係数，システムノイズ，観測ノイズ）を一度に推定できる利点がある。しかし，計算時間を要すること，観測

データに含まれる異常変化（例えば停電後の復旧に伴う変化など）によって収束不安定になる場合があることから，

特に地殻岩石歪計の長期間における観測データに関して適用するにはあまり実用的とは言えない。そこでこれら2つ

の方法を組み合わせて用いることにした。すなわち，前項で述べたプログラムMULMARによって降水応答を求め，

残ったトレンドとノイズを分離するためにカルマンフィルターを用いた。この方法により，トレンドと降水応答の時

系列を推定することができる。

2.7.3 東海スロースリップと体積歪計に見られる歪変化傾向

地殻岩石歪計の中でも体積歪計の場合，その出力は薄肉円筒容器の容積変化に比例するが，容器の形状から鉛直方

向の変形は水平面内変形に比べて十分小さく，面積歪変化をほぼ反映すると見られる。後述（2.8節）するように，

面積歪変化はGPSデータに基づく変位量から求めることができ，2001年からの東海スロースリップに伴う面積歪変化

としては，御前崎周辺と渥美半島周辺では収縮歪，浜名湖周辺では伸張歪がそれぞれ現れることが推定される。本節

では東海地域太平洋沿岸に近い体積歪計観測点を解析対象とし，この中で上述の歪変化が予想される御前崎，浜岡，

─　　─130

気象研究所技術報告第46号　2005

L ∑= log
2
1 N

2, (
{) Y

DNa n
i + +τ σ π 

−
−

n=1

2
n|n－ 1(

)bi
, , 2 log ∑

N

n=1

Yn|n－ 1
2

D n|n－ 1



三ヶ日および蒲郡の各観測点における観測データを用いた解析例を示す。

MR-AR法を東海地域11ヶ所の地殻岩石歪計に適用した結果得られた多次元自己回帰モデルの次数と係数をTable

2.7.1にまとめた。最大次数を50に設定した結果，観測点によって3次から21次までのケースが得られた。いずれも低

次の係数が大きく，高次の係数が急速に減衰していることから，自己回帰モデルの仮定が成立していると見られる。

Figs. 2.7.1～2.7.4は，上述の観測点における地殻岩石歪計観測データについて，原データと共にカルマンフィルター

による平滑処理を施した結果を示す。この結果によると，東海スロースリップ出現後，御前崎，浜岡の両観測点にお

ける1999年以降の歪変化は収縮が次第に緩慢になっており，上述のGPSデータによる推定に反して伸長成分が増加し

ていることを示している。一方，東海スロースリップ出現によって収縮が想定される蒲郡観測点では時期がやや不明

瞭ながらも収縮傾向を示し，伸張が想定される浜名湖に近い三ヶ日観測点では伸張傾向が目立っている。GPSデータ

に基づく歪変化と地殻岩石歪計における歪変化傾向との比較対照を行った結果をFig. 2.7.5に示す。対応が認められた

観測点を○で，対応が認められなかった観測点を△で示す。これによると，東海スロースリップが顕在化した地域に

ある11ヶ所の観測点で両者の対応が認められたのは蒲郡と三ヶ日の２ヶ所に過ぎず，他の９ヶ所では対応が認められ

ないという結果になった。

2.7.4 まとめ

本報告では，地殻岩石歪計には東海スロースリップと関連性のある変化をあまり明瞭な形で検出することができな
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Fig. 2.7.1 Variations of corrected strain, original strain and response to precipitation for
the Omaezaki station. 

Fig. 2.7.2 Variations of corrected strain, original strain and response to precipitation for
the Hamaoka station.



いという結果となった。この理由としては，後述するように（2.8節），現在のところスロースリップに伴う歪変化が

年間0.1ppmと低速でかつ変化量が小さく，地殻岩石歪計の検出限界以下であることが考えられる。降水の影響に関し

ては，解析対象が短期間の場合には要因が降水そのものに絞られると同時に時間スケールも短いため線形関係になる

場合が多いが，長期間になると要因が降雨のみならず広域の地下水変動のような非線形的要因も加わるため，自己回

帰モデルでも不十分となる場合が生じる可能性がある。しかし本節で使用した降水補正の方法は上記目的以外にも有

効となる場合が考えられるので，今後もさらに改良を進めていくことが必要であろう。 （吉川澄夫）
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Fig. 2.7.3 Variations of corrected strain, original strain and response to precipitation for
the Gamagori station.

Fig. 2.7.4 Variations of corrected strain, original strain and response to precipitation for
the Mikkabi station.
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Fig. 2.7.5 Results of trial for detection of the Tokai slow-slip event by the
strainmeters.  Contours indicate changes of dilatation associating with
the slow-slip event calculated from GPS displacements. Circles indicate
the cases of agreement, and triangles indicate unidentified charges. 

Table 2.7.1 AR coefficients obtained through MR-AR analysis for strain data in
the stations of the Tokai area : m, the optimum number of terms; a (i),
the coefficients of auto-regressive terms; b (i), the coefficients of rain
correction terms. See eq.(2.7.2) in the text.
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2.8 東海スローイベントによる地殻変動

2.8.1 はじめに

東海地域は地震空白域の形成や地殻変動観測の結果などに基づき巨大地震発生の可能性が指摘されたことから，

1978年，東海地震に係わる地震防災対策強化地域に指定された（例えば，Mogi, 1981；Ishibashi, 1981）。その後，固

着域（Matsumura, 1997），バックスリップ領域（Sagiya, 1999），1944年東南海地震の津波波源域，東海地域周辺のテ

クトニクスなど，様々な新しい知見に基づいて想定震源域の見直しが行われた結果，新たな想定震源域は海域では南

西に拡大される一方で陸域も浜名湖付近まで拡大されることとなった（中央防災会議，2001）。このような状況下，

GPS観測網において2001年春頃から浜名湖付近を中心とする広い範囲で定常的な変位からのずれ（非定常変位）が次

第に拡大する傾向が認められるようになった（小澤・他，2001）。このような非定常変位の拡大は，浜名湖周辺下の

プレート境界面において定常的な沈み込み方向とは逆向きのゆっくりすべり（スロースリップ）が進行しつつある状

況を表していると解釈されている（Ozawa et al., 2002）。これに対しては，三陸沖，房総半島周辺，日向灘などで観

測されている‘ゆっくり地震’と同様，過去に繰り返し発生している現象の１つという考え方がある（例えば，木

股・山内，1998）一方で，当然のことながら想定東海地震の前駆的すべりを表す可能性も指摘されている（例えば，

加藤・他，2003）。

気象庁の地殻岩石歪計には2004年現在，このスロースリップに対応する変化が確認されていないが（2.7節），この

現象が想定される東海地震の前駆的地殻変動である可能性を否定することができない以上，歪の空間・時間的変化の

特徴をあらかじめ把握し，スロースリップの今後の変化・加速に備えておくことは重要である。いすれにしても，

GPSで観測される変位量と地殻岩石歪計で観測される歪量の物理的意味の違いに留意しつつ，変位と歪，両方の示す

変動を併せてスロースリップを監視していく必要があろう。

本節では，最初に東海スロースリップイベントについて概観したあと，2.2節で示したGEONET座標データに含ま

れる年周パターンの変化が東海スロースリップイベントの解析に及ぼす影響を評価し，その影響を除去したデータを

用いてプレート間のすべり分布を推定する。次に，変位と歪という観測量のもつ意味とそれらの解析の意義を比較す

る。スロースリップによってどのような歪変化が生じているかという視点から，GPS観測で得られる変位を使って歪

解析を行うと共に，求められた歪変化に基づいてプレート境界面上のすべり分布の推定を試みる。この結果から，ス

ロースリップが想定震源域とその周辺の歪場に与える影響を明らかにする。また，現在地殻岩石歪計にスロースリッ

プが検出されていない理由についても検討する。 （吉川澄夫）

2.8.2 年周パターン変化の影響

東海スローイベントを示すデータの一例として，GEONETの浜松観測点（93054）の座標変化をFig. 2.8.1に示す。

この図には，東西・南北・上下の各成分それぞれについて，大潟観測点（950241）を基準とした生データ，その生デ

ータのうち1998年から1999年までの２年間のデータにあてはめた直線・年周・半年周項からなる近似曲線，及びその

残差が示されている。東西成分では，約15mm/yrで西向きに変位していたものが2000年中頃から2001年末頃の期間ほ

ぼ停滞していたこと，南北成分では約５mm/yrで北向きに変位していたものが2000年中頃以降は約４mm/yrで南向

きに変位していることが見てとれる。

次に，中部日本における水平変位の分布をFig. 2.8.2に示す。Fig. 2.8.2aは1998年１月から1999年12月までの２年間，

Fig.2.8.2bは2001年１月から12月までの1年間の平均変位速度を示している。前者は，西南日本の東進と東北日本の

西進，フィリピン海プレートの沈み込みや伊豆半島における衝突など，この地域のプレート間相互の運動を反映した

定常的な変位場を表していると思われ，新潟－神戸構造線（Sagiya et al.，2000）を境にした変位分布の変化が明瞭に
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認められる。それに対して後者では，東海地域において前者に見られた西北西向きの大きな変位ベクトルが見られな

いほか，長野県，岐阜県などの内陸部の西向き変位ベクトルも小さくなっている。これら２つの期間の水平変位の差

をとったものをFig. 2.8.3に示す。ほとんどの地域では差が小さく，この２つの期間で変位速度に違いがないことを示

しているが，東海地域においては南東から東南東向きの変位ベクトルが明瞭に見られる。この変位は通常の沈み込み

による内陸向きの変位とは逆向きであり，地震時に起こると考えられる変位の向きに一致する。

Ozawa et al.(2002)は，2000年より前の座標データに直線・年周及びその高次項をあてはめて求めた近似曲線を定常

変動とみなし，それからの残差を非定常変動として抽出することでスローイベントを見いだしている。しかし2.2節

で述べたように，GEONETの座標データに含まれる年周的な季節変動（年周パターン）には微小な量ではあるが年

ごとに違いが見られ，特に2000年を境にしたその前後の年周パターン変化はやや大きいために，2000年より前のデー

タを使った方法では年周パターン変化が地殻変動解析に混入して，みかけの変動を引き起こす恐れがある。そこで年

周パターン変化が東海スローイベントの解析に影響を与えるかどうか調べた。

年周パターン変化の影響を除去しないデータと除去したデータについて，2001年を６ヶ月毎に２つの期間に分けて

それぞれの期間について求めた水平変位分布（大潟観測点基準）をFig. 2.8.4に示す。影響を除去しないデータから求

めた水平変位分布（Fig. 2.8.4a）では，年の前半（１～６月）の変位量は南東～東南東向きに約10mmであるのに対

し，後半（７～12月）の変位は東～北東向きに約５mmとスローイベントの一般的傾向とは異なる。一方，影響を除

去したデータから求めた水平変位分布（Fig. 2.8.4b）では，年の前半･後半ともほぼ同じ向きと大きさで変位してい

る。年周パターン変化がスローイベントを年の前半には強調、後半には打ち消すような向きにはたらいていることが

わかる。スローイベントは大きいところでも年速にして15 mm程度で，数ヶ月単位では数mm程度とかなり微小にな

る。それに対して年周パターン変化の影響もそれにほぼ匹敵する大きさであり，短い時間間隔で調べる場合は年周パ

ターン変化による影響の比率が高まる。

このように、短い時間間隔をとった場合にはスローイベントによる変位量が年周パターン変化によって生じるみか

けの変位量と同程度の大きさになるため，それをそのままプレート間すべり分布解析に使用すると，結果に影響を及

ぼす恐れがある。そこで，年周パターン変化の影響を除去した変位データを使用してすべり分布を推定した。用いた

データはFig. 2.8.5に示した75観測点の３次元変位データで，2001年から2003年までの３年間の座標データを，2.2節
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Fig. 2.8.1 Coordinate changes at the Hamamatsu station of GEONET with respect to
the Ogata station. Left panels depict the raw data (gray point) and normal
trend (solid curve), and right panels illustrate the residuals obtained by
subtracting the secular trend from raw data.
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Fig. 2.8.2 Distribution of displacement vectors with respect to the Ogata station in
central Japan. a January 1998 to December 1999, b January 2001 to
December 2001.
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Fig. 2.8.3 Distribution of abnormal displacement vectors with respect to the Ogata
station in central Japan from January 2001 to December 2001.

Fig. 2.8.4 Distribution of abnormal displacement vectors with respect to the Ogata station in Central Japan. The upper panel
of a plots the displacements with no correction in the first half of 2001, and the lower parel plots the displacements
with no correction in the second half of 2001.  Upper and lower panel of b depict the displacements with
consideration of the change of annual pattern in first half and the second half of 2001.
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Fig. 2.8.5 Locations of the GPS observation stations where displacement data was
used in estimating slip distribution.

Fig. 2.8.6 Slip distributions estimated from three-dimensional displacement data in each period.
The gray area indicates the anticipated epicentral area of the Tokai earthquake.
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で述べた方法で年周パターン変化を除去した後，６ヶ月ごとに６つの期間に分け，それぞれの期間で平均変位速度を

求めて推定の元データとした。推定には，後述（2.9節）する地殻変動解析支援プログラムが新たに備えた新機能を

用いた。推定したすべり分布をFig. 2.8.6に示す。この図に灰色で示されている領域は，東海地震の想定震源域の位置

である。推定された主要なすべりは，2001年には想定震源域の深部西側にあたる浜名湖を中心とする領域にあったが，

2002年と2003年には海域側のすべりが減衰し，想定震源域の深部北西側にあたる内陸部が中心となった。量的な変化

を見るため，Fig. 2.8.6の図中に破線で示した領域に含まれる4×4のすべりについて，各期間内の相当地震モーメント

とその累積モーメントをFig. 2.8.7に示す。2002年後半の相当地震モーメントが他の期間の半分程度になっていること

を除くと，ほぼ同じ程度の相当地震モーメントですべりが進行している。年前半で加速，年後半で減速という傾向は

見られず，そのような変動は元の座標データに含まれていた年周パターン変化の影響であることを示している。

（山本剛靖）

2.8.3 歪と変位

ここからは歪変化に重点を置いてスロースリップを評価していくことにするが，その初めに変位と歪を観測しそれ

らを解析することの意義を述べる。

GPS観測データの解析結果は電子基準点の座標値で与えられるが，地殻変動を調べる場合は，ある観測点と基準点

（もしくは固定点）との間の変位の差で表されることが多い。変位は観測点の移動量であるのに対し，歪は観測点間

の相対的な距離変化や角度の変化を示す。両者の本質的な違いは，変位が観測地域の変動に加えて，基準点（固定点）

の変動，遠方の地震火山活動などに基づく変動など，広域もしくは観測点共通の変動も反映するのに対し，歪は基準

点に拠らない観測点間の相対運動を示すことにある。

一般に歪は変位の空間微分により定義される。観測される変位や歪が断層すべりや面力（圧縮力や引張力）などに

よって生じる弾性変形を反映すると考えると，変位が力源からの距離の２乗にほぼ反比例するのに対し，歪は力源か

らの距離の３乗にほぼ反比例する（例えば，Okada, 1992）。したがって，変位場が遠方までの比較的単調な変化を示

すのに対して，歪場は空間的に狭い範囲で短波長の変化を示すことを意味しており，力源の位置を探索する上で歪の

空間分布を調べる方が範囲を絞りやすい。また，変位場は広域の変動を見るのに好都合であるが，移動を伴わない内
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Fig. 2.8.7 Moment in rectangular area denoted by broken line of Fig 2.8.6 in each
period (bar graph) and accumulative one (line graph). 



部の応力場を推定することには使えない。これに対して歪が弾性変形に因ると仮定することができる場合には，歪の

空間分布や時間変化から応力の空間分布と時間変化を推定することが可能である。

逆に，海域に力源が存在して陸域の歪から力源を推定するのが困難な場合でも，変位を使うことによってそれが可

能になる場合がある。さらにGPSにおける観測精度を考慮すれば，変位を空間微分して歪場を求めることには空間分

解能に限界がある。このような事情を考慮すれば変位によるアプローチも重要であることがわかる。

一般にスロースリップの場合に限らず何らかの広域地殻変動が現れた場合には，変位場において変動の全体的傾向

を把握していくと共に，歪場に着目し地域的な歪の解放・蓄積状況を把握していくという両面のアプローチが重要で

あるということができる。

2.8.4 歪解析の方法

解析には国土地理院GEONETのデータ（1996年４月～2003年12月）を使用した。解析対象となったGPS観測点を

Fig. 2.8.8に示す。観測点の中には周囲の観測点で観測される変位場とは明らかに異なる変位ベクトルを示すものもあ

る。これを直ちに異常な観測値であるとは断定できないが，その場合もかなり含まれ，かつ歪の空間分布を見る上で

少なからず影響を及ぼすことがあるため解析対象から除外した。ここでは，静岡峰山，静岡畑薙，引佐，日進の４観

測点を解析から除いている．座標値に含まれる年周変化や高次の周期変動については必ずしも長期にわたり不変とは

限らないが（2.2節参照），その影響の多くは歪をとることで軽減されると考えられるので，ここでは単純に1998年か

ら1999年の２年間のデータに基づいて最適化された年周・半年周期の正弦曲線による補正を行ったものを用いた。さ

らに定常変化を除いて見る必要がある場合には，同じ２年間のデータから推定される直線トレンドを観測値から除い

たものを使った。

本節では，歪の空間分布を求める際には変位を空間的に格子点化してから歪に変換する一方，時間変化を求める際

には解析対象地域の基線長変化から歪を１日毎に算出するというように，解析目的によって方法を使い分けた。この
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Fig. 2.8.8 Location of GPS (small circles) and strainmeter (squares) stations. Triangles
indicate trilateration nets of GPS for calculating horizontal principal strains.
ATSUMI, HAMANAKO, and OMAEZAKI are symbolic names representing regions
near the Atsumi Peninsula, Hamanako Lake, and Omaezaki Spit. 

1
．



ように空間分布と時間変化で歪解析の方法を変えたのは次の理由による。変位の空間分布を単位時間毎に求めてから

歪に変換することにより時間変化を計算することもできるが，格子点化の段階と変位から歪への変換を行う段階で二

重に精度を落とす可能性がある。一方，各基線長の歪時間変化を全領域で求めてから空間分布を算出することは手間

が多くあまり現実的ではない。それぞれに最も相応しい手順を使うのが確実な方法であり現実的な選択であった。

1 空間分布の解析方法

空間分布を求める際には，Fig. 2.8.8に示した領域に含まれるGPS観測点のうち，上記の４観測点を除いた観測点の

データを対象に，設定した解析期間の変位を抽出後，格子点化を行った。ここではスロースリップに起因する非定常

変化を取り出すため，前述の方法で定常変化成分を除いた。格子点化の際には１つの観測点から半径30km以内にあ

る全ての観測点のデータを用いて東西，南北とも一定の間隔（12点／度）に内挿を行った。各格子点の変位が求まっ

た後は定義に従って，歪の南北，東西成分及びせん断歪を求め，それらの結果から面積歪や主歪を算出した。以上の

作業には中村（1999）のGPSデータ表示解析用パソコンソフトSeis-GPSを使用した。

2 時間変化の解析方法

歪の時間変化を解析する際は，Fig. 2.8.8の３つの地域（渥美半島，浜名湖，御前崎）の基線三角形における歪の各

時点の値から次の手順で求めた。

① 三角形の各頂点の座標値を用いて３基線の辺長と方位角を求めた後，起点日における基線長を基準として各基

線方向の線歪を１日毎に算出する。

② ①で求めた３方向の線歪とそれぞれの基線の方位角から水平面内主歪２成分の１日毎の値を求める。主歪の水

平２成分については縮みの大きい方を最大主歪とし，そうでない方を最小主歪とする。ただし歪の極性としては

伸びを正にとる。

上述の三角形の取り方には若干任意性が残る。また，歪が変位の空間微分であることによって誤差が拡大される可

能性があるが，この可能性は時間変化を見る場合にも想定する必要がある。基線の選び方の影響や基線長の大きさと

誤差量との関係について量的に評価しておくことは今後の議論にとって重要なので，ここに御前崎付近の観測点を例
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Fig. 2.8.9 Standard deviation of the linear strains calculated from the GPS data. The standard
deviation is calculated from the data sets from 1 Apr. 1998 to 31 Mar. 2000, where
the linear trends are subtracted. The fitted curve is in proportion to the inverse of the
baseline length. To reduce fluctuation of the strain, the baseline lengths should
exceed 10km.

猟～駄＿。



に取り検討した結果を示す。

まず，御前崎を基準とするGPSの各観測点までの距離に対して線歪のゆらぎの大きさを調べた結果をFig. 2.8.9に示

す。データは1998年４月から2000年３月までの２年間で定常変化成分を除いたものを用いた。各時点の線歪はそれぞ

れ基線長から期間全体の平均値を差し引いた後，基線長で割ることにより計算した。２年間の線歪のデータにおける

標準偏差でゆらぎを見ることにする。この図によると，基線長が10km以内では標準偏差が0.1ppmを越えるが，10

km以上になると0.1ppm以下の値を示すようになる。図中の破線は距離の逆数に比例する曲線を示しており，距離の

増加と共に歪変化に含まれるゆらぎが次第に低下することが分かる。

次に，主歪の時間変化を見る上で基線三角形の選択の仕方が歪変化のゆらぎに対して与える影響を見た。Fig.

2.8.10は設定した３つの基線三角形である。前述の結果からNET-1は１つの基線長が10km以下になるために精度が低

くなることが推定される。NET-2はNET-1の２測線をほぼ同方向に延ばした基線長の長い三角形で構成されており，

精度が改善されると推定される。NET-3はNET-2と同程度の長さの基線から構成されているが使用した観測点はすべ

て異なるものを用いており，両者は一応独立と見なされる。この両者の比較は歪変化の信頼性の検証に役立つと考え

られる。Fig. 2.8.11に各三角形における最大主歪，最小主歪および最大主歪の方位の時間変化を示す。この図による

と，NET-1では誤差が大きい様子が見えるが，歪変化傾向は他の２つの基線三角形と比べて大きな違いを示していな

い。NET-2とNET-3はともにNET-1に比べてゆらぎが小さく歪変化の傾向は詳細な違いを除きほぼ同様であることが

分かる。誤差の原因として歪計算の起点とした1997年２月からの経過年数が少ないこともあり，その特徴は主軸の方

位角の変化に顕著に現れている。一方主歪の変化傾向には大きな違いがないものの，絶対値には１ppm程度の差が見

られる。

以上の調査結果から，GPSデータに基づいて歪の時間変化を見る上で基線長を少なくとも10km以上の長さにとる

ことが重要であることが結論される。
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Fig. 2.8.10 Configuration of triangular NET-1, NET-2 and NET-3 around Omaezaki. 

　　　　　　km　　　



以後では主に面積歪と主歪２成分を扱う。面積歪は歪の空間分布との比較のため示しているが，一般に歪場はテク

トニクスなどに起因する異方性をもつため，主歪で見るほうがテクトニクスを調べるのに適している場合もある。他

方，方向性を考えず単に歪の集中や平均歪を調べる場合は面積歪による表示が適している場合もある。実際，後述す

るようにインバージョンによりすべり変位ベクトルを推定する際には面積歪からの推定が可能となる。また，面積歪

は体積歪計出力と直接比較をする上でも適当と考えられる（吉川，2003）。

2.8.5 歪の空間分布

東海スロースリップによる歪の非定常変化が空間的にどの範囲まで広がっているかを見るため，2000年伊豆諸島北

部イベント（2.6節）がほぼ終息し，その影響が見られなくなる同年10月以降の歪分布を調べる。前述のように1998

年～1999年の定常変化から推定されるトレンドは除いてある。

Fig. 2.8.12(上)に，2000年10月を起点として2003年12月までに生じた面積歪変化の空間分布を示す。浜名湖東方の

浜松市付近を中心とする大規模な伸長域がこの図の最大の特徴としてあげられる。伸張域の中心は海岸線に近く海域

にもスロースリップの影響が及んでいることが想像される。一方御前崎から駿河湾西岸にかけての縮みと渥美半島か

ら愛知県東部にかけての縮みも明瞭である。Fig. 2.8.12(下)に歪変化の主軸の空間分布を示す（この図では歪変化に

定常変化成分も含む）。これによると浜名湖とその周辺では北西－南東方向の伸張が顕著に見られるのに対して，渥

美半島付近は北北西－南南東方向に最大収縮が見られ，また御前崎付近では西北西－東南東方向の収縮が特徴的であ

る。

非定常歪の増加傾向が一過性のものではなく，継続していることは遠州灘に沿うプロファイルに見ることができる。

Fig. 2.8.13aに遠州灘に沿う矩形領域における面積歪の変化を示す。シンボルの違いは観測期間の違いを示す。この

図によると2001年当初，浜名湖中央（東経137.6度付近）にあった伸張域の中心が，2002年にはやや東方（東経137.7

度付近）に移動していることがわかる。Fig. 2.8.13cに示すように伸長域の面積歪のピーク値は単調に増加している。

Fig. 2.8.13bには同領域における変位のプロファイルを示す。ここで変位は大潟を固定点とする各観測点の水平変位

ベクトルの絶対値で示している。歪場と変位場との違いはFig. 2.8.13aとFig. 2.8.13bのプロファイルから明らかであ

る。変位場は単調な山型の形状が徐々にせり上がって行く様子を示し，裾野が広がった印象を与える。これに対し歪
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Fig. 2.8.11 Temporal changes in the horizontal principal strains calculated from GPS data
for NET-1, NET-2 and NET-3. The upper figures present the maximum and
minimum principal strains, and the lower figures, the axes of the maximum
principal strain. The polarity of the strain is positive for expansion and negative
for contraction. Here, maximum strain means, maximum contractive strain.



場は極性が正負の部分から構成される正弦曲線の形を示しており，浜名湖付近の伸長が進行するのとは対照的に渥美

半島や御前崎付近の収縮が次第に強まってきていることがわかる。ここで変位場の裾野の広がりよりも歪場の広がり

の方がコンパクトになっていることに注意してもらいたい。もともと歪が変位の空間微分であることから歪場が短周

期の波形を示すことは特に驚くべきことではないが，このように伸張と収縮が同時に強まっていくことと変動域が変

動量の大きさに対して比較的狭い範囲に収まって見えることが歪の空間分布の特徴であり，その広がりの程度から東

海スロースリップの影響をより的確に評価していくことができる。

2.8.6 歪の時間変化

上述の非定常的な歪の空間分布に基づき，最も特徴的な変化が生じている渥美半島，浜名湖および御前崎の３地域

とその周辺における歪の時間変化傾向を見ることにする。前節とは異なり定常的な歪変化を含めていることに注意し
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Fig. 2.8.12 (Top) Spatial distribution of dilatation calculated from changes in GPS
displacements from October 2000 to December 2003. Secular trends of the
dilatation during the period were subtracted using data from 1998 to 1999.
(Bottom) Spatial distribution of horizontal principal strain axes calculated
from changes in GPS displacement from October 2000 to December 2003.



てもらいたい。このように時間変化を見る場合に定常変化を含めるのは，定常変化と非定常変化が一目瞭然で区別で

きることと，定常変化と併せて見ることによって非定常変化における極性の反転を地域毎に明瞭に見出すことが可能

になるためである。

Fig. 2.8.14には各地域の主歪２成分と面積歪の時間変化を示す。スロースリップの発生以降，歪の主軸方位につい

ては顕著な時間変化が見いだされず，Fig. 2.8.12(下)の主歪の空間分布とは目立った違いが見られない。Fig. 2.8.14に

よると，スロースリップの開始（図中太い矢印）に伴って歪変化傾向が各地域で変化していることが見出される。こ

れに対し2000年伊豆諸島北部イベント（図中細い矢印）に伴う地殻変動に対応する変化は，渥美半島の歪各成分には

あまり明瞭には認められない。しかし浜名湖と御前崎の両地域では2000年夏頃を境にそれまでの面積歪の収縮率が減

少し，その後伸張もしくは収縮の停滞へとゆっくり反転する傾向が認められる。御前崎から浜名湖にかけては2000年

伊豆諸島北部イベントの影響が比較的明瞭であるのとは対照的に西方の渥美半島でこの影響が見られなくなるのは，

前述のように歪が遠方の活動よりは局地的な変動を捉えやすい特徴を反映したためと解釈されるが，イベントによる

歪変化の影響がそこまで及ばなかったことを示しているとも言える。

スロースリップに伴う歪変化については，渥美半島ではそれ以前の最大主歪の変化率が年間約0.1ppm以下であった

が，2001年以後年間約0.4ppmと約４倍に増加した。これに対し御前崎では，2001年より前の最大主歪の変化率が年間

約0.25ppmであったのがスロースリップ開始後には年間約0.4ppmと約1.5倍に加速している。この加速傾向には2003年

後半になっても停滞する様子が見られない。そして浜名湖では，2000年中頃まで渥美半島と同程度の変化率で面積歪，

最大主歪および最小主歪のいずれについても収縮が進行していたのが，同時期以後，収縮が停止するかもしくは伸張

に転じる様子が認められる。

以上，歪の時間変化の特徴から，スロースリップ開始後，浜名湖付近の伸張域の出現に伴い，御前崎と渥美半島で
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Fig. 2.8.13 Profiles of a horizontal distribution of dilatation and b absolute horizontal
displacement , in the six periods originated from October 2000. Secular trends of
dilatation and absolute horizontal displacement were subtracted using the data
from 1998 to 1999. c Temporal change in peak values of dilatation. In the map
below, the rectangle indicates the objective area. The symbols with different
colors denote the different intervals from October 2000 : white until April 2001,
light gray until October 2001, light blue until April 2002, light green until October
2002, orange until April 2003 and red until October 2003.



はそれ以前の定常的な収縮傾向がさらに加速するセンスの歪変化が現れたことがわかる。この加速傾向の出現の意義

については後で議論する。

2.8.7 面積歪を用いたすべり分布の推定

1 面積歪分布に基づくインバージョン

ここでは前節までに得られた非定常面積歪の空間分布をもたらすすべり分布を推定する。すべり分布の推定には，

発生している地殻変動（本節では面積歪分布）の範囲に応じて，プレート境界面上で深さ，走向，傾斜を既知とする

点震源を一定間隔に配置し，それぞれの震源におけるすべり量とすべり方向を最小二乗法により求めた。拘束条件と

しては，解の空間的な滑らかさを保証する意味で，空間二階差分が過大にならないという条件を課した。この計算に

は，2.9節で述べる地殻変動解析支援プログラムのインバージョン機能を使用した。

通常，観測量としては変位が使われることが多いが，本節で面積歪を用いたのは以下の理由による。前述のとおり，

変位は歪に比べて変動源からの距離減衰の効果が小さいため遠方の変動源による効果がより多く混入する恐れがあ

る。また，基準とする固定点の選び方によって変位場が影響を受ける恐れもある。つまり歪の方が変動の原因を把握

する上で有利である。さらに，歪の中でもあえて面積歪という量を選ぶ理由は，方向性を考慮する必要が無く取り扱

いが簡便であるということと，歪成分を減らすことによって計算時間を短縮できるという点にある。しかし推定精度

を高めるためには観測値として歪の各方向成分を使うことが有効と考えられ，それは今後の課題である。

点震源を分布させたプレート境界面は，平成13年中央防災会議・東海地震に関する専門調査会が東海地震の想定震

源域を見直す際に作成したデータに基づく。Fig. 2.8.15(上)にプレート境界面上の点震源の配置を示す。点震源の間

隔はOzawa et al.(2002)の0.2°に対し，本節では0.1°とした。海域への配置は，観測値のない領域に配置することにな
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Fig. 2.8.14 Temporal changes of the horizontal principal strains denoted by e-max and e-
min and dilatation denoted by e-d, converted from GPS data, at ATSUMI,
HAMANAKO, and OMAEZAKI. Large arrows with SSE mean the
commencement of the slow-slip event in the Tokai area. Small arrows indicate
the changes associated with the swarm activity around Miyake and Kozu Islands
in the summer of 2000. Here, the data include secular trends before the
commencement of slow slip event. Linear trends shown by dotted lines suggest
that the secular strain rate is largest in OMAEZAKI, where a recent acceleration
of horizontal maximum strain was also observed.



り，あえて精度を評価できない点を追加するばかりでなく，歪という距離減衰の大きい量を使ってインバージョンを

行う意味を失わせるものになるので避けた。解析対象としたのはFig. 2.8.12(上)と同じく2000年10月－2003年12月の

期間の面積歪変化であり，この間の定常変化分は取り除かれている。

2 プレート境界面のすべり分布

Fig. 2.8.15(下)に推定されたプレート境界面のすべり変位ベクトルの分布とこれらによって生じる面積歪の計算値

を示す。矢印は上盤（ユーラシアプレート）側に生じたすべりを表す。この図によれば，すべり量の大きい浜名湖直

下では最大13cm前後に達し，中心付近のベクトルはおおむね南東側に向かうすべりを示す。以上の結果は変位分布

に基づくOzawa et al.(2002)の結果と比べるとすべり分布密度の違いこそあれ，浜名湖直下のすべり量の大きさと向き

の両方についてほぼ同等と見なされる。また推定されたすべりの向きは，定常的なプレートの運動ならびにバックス
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Fig. 2.8.15 (Top) Distribution of slip sources assumed in the boundary of the Eurasia and
the Philippine Sea Plates, indicated by contours. Numerals indicate the boundary
depths in km. (Bottom) Result of inversion obtained using changes in dilatation
from October 2000 to January 2003. Arrows indicate magnitudes and directions
of slip vectors at grid-points. Contour indicated value of dilatation calculated by
the estimated slip vectors. The maximum error of the estimated slip vectors was
about 2.0 cm. The total scalar moment became 1.3x1019[Nm] and the equivalent
moment magnitude (Mw), 6.7.
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リップ（すべり欠損）の向き（ほぼ北西方向）（Sagiya,1999）に対して逆方向を向いており，すべり欠損を解消する

センスであることが分かる。

上述の推定プロセスを幾つかの期間の累積歪変化に対して施し，各期間の推定すべりによる相当地震モーメントを

計算した。ここでは単純に全ての点源における個々の相当地震モーメントのスカラー量の総和を全体の相当地震モー

メントとした。Fig. 2.8.16aは各期間について推定された相当地震モーメントの累積量をプロットしたものである。

2001年には多少の揺らぎが見られるが，これは観測値に含まれる誤差が期間によって変動するためである。しかし全

期間を通じて単調に増加する傾向が認められる。この累積モーメントをさらにモーメント・マグニチュードに変換し

てプロットしたのがFig. 2.8.16bである。2003年末にはおおよそMw6.7となるが，これはOzawa et al.(2002)が2002年６

月現在でMw6.7と推定したものと同程度と見なされる。今回の推定に用いた点震源の分布範囲が彼らのものに比べて
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Fig. 2.8.17 Spatial distribution of changes in Coulomb failure function values estimated from
the slip vectors obtained by inversion analysis. Supposed in the planes with the
strike in N20ﾟE, dip 10ﾟ, rake 90ﾟ, and depth 0 km. The Lame constants (λ,μ)
are assumed to be equal. The values are indicated by strain (in ppm), and can
be translated into stress by multiplying rigidity (e.g.μ～30 GPa). The friction
coefficient is assumed to be 0.3. It is seen that OMAEZAKI is in a high-value
region.

Fig. 2.8.16 a Estimated total scalar moment and b equivalent magnitude vs. time. It should
be noted that the moment indicates accumulated values originating from October
2000.



狭く，設定した領域外にも多少のすべりが生じていた可能性もあること，さらに彼らが３次元の変位ベクトルを推定

に使用したのに対して，ここでは面積歪というスカラー量を使用したことなどの違いを考えると，両者は非常によく

一致しているということができる。

3 ΔCFF分布に見られる応力の蓄積状況

スロースリップにより浜名湖付近に伸長域が生じその周辺の御前崎周辺や渥美半島周辺に収縮域が出現したことは

既に述べたが，改めて上述の面積歪の空間分布に基づくインバージョンの結果からもOzawa et al.(2002)と同様に浜名

湖下のプレート境界ですべりが生じている可能性があることが確認された。そこで次に問題とすべきは，このすべり

によって生じた歪分布が想定震源域とされる固着域（Matsumura，1997）に及ぼす影響である。この影響を評価する

ため，プレート境界面上のすべりによるΔCFF（クーロン破壊応力の変化）を計算した。ΔCFFの計算に仮定したの

は御前崎付近のプレート境界面に平行な平面であり，面の走向，傾斜角，摩擦係数，深さなど与えた条件によっては

結果が大きく変わることに注意する必要がある。以下で示したのは計算例の１つで，可能性を示すに過ぎない。ここ

では簡単のためラメの定数（λ，μ）についてλ＝μとすると共に，ΔCFFを歪で表現しているが，剛性率（μ）を

乗じることで応力値に変換することができる。

Fig. 2.8.17には東海地震の想定震源断層とほぼ同じ走向N20°E，傾斜10°の面上ですべり角90°の方向に生じる断層

に対するΔCFFの大きさを示した。計算値は深さ０kmのものであるが，深さを５kmとしても結果に大きな違いは見

られない。しかし，あまり深くすると点震源に近づくため不自然な分布が見られるようになる。この図によると，値

が大きくなるのは御前崎付近を中心として駿河湾西岸から遠州灘にかけての範囲と愛知県東部周辺ということにな

る。例えば，剛性率（μ）を30GPaとすると，御前崎付近のピークは４－６kPaとなり，Ozawa et al.(2002)と同程度

（５kPa）となる。スロースリップの発生によって固着域周辺に破壊応力の集中が生じる可能性があることになる。

2.8.8 考察

1 歪と変位

ここでは変位と歪の違いを改めて議論する．変位（Ozawa et al.）と歪（本節）に基づくインバージョンで得られ

たすべり分布と相当地震モーメントは，計算領域等に違いがあるものの結果としてほぼ同じ値が得られた。半無限弾

性体中の変位量に応じたすべりを推定する場合と，同じく半無限弾性体中の歪変化量に応じたすべりを推定する場合

は弾性論的に同等と見なされることから，これは当然の結果ともいえる。しかし観測量に対する解釈は大きく異なる

ことに改めて注意しておきたい。2.8.4節で述べたように，‘変位’は固定点を基準とした観測点の移動量を表すに過

ぎないため，どれだけ動けば臨界点に近づくかという尺度はない。これに対して‘歪’には限界歪という言葉がある

ように大小関係や極性が破壊現象との関係を示す物理的な尺度となりうる。また，変位の空間分布（Fig. 2.8.13b）

は広域的に単調増加の傾向を示すのに対して，歪の空間分布（Fig. 2.8.13a）は中央の浜名湖付近ではそれ以前の収

縮傾向から転じて伸長歪の増加傾向を示す一方で，御前崎と渥美半島付近では以前と同様に収縮歪の増加傾向を示し

ており，単純に歪の蓄積が生じているとは言えないのである。このような歪分布は沈み込むプレート境界面上で，す

べり帯を挟み，それより浅部と深部の両方に収縮歪が生じたことを示している。このように歪エネルギーの‘解放’

と‘蓄積’がプレート境界上の場所によって違いが生じることを考慮すれば，すべりによる相当地震モーメントの変

化によってのみスロースリップの動向を判断するのは十分でないと考えられる。

2 定常変化と非定常変化

GPSデータによって求められた歪の時間変化傾向に関してどの程度の信頼性が与えられるかは，前述のスロースリ

ップによる歪変化の影響評価への信頼性にも関係する問題であると共に，スロースリップの現象自体に対する疑念に

も関わる重要な問題である。ここで，渥美半島，浜名湖および御前崎，３つの地域における2000年以前の経年的変化
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速度を検討する。

橋本(1990)は，約100年間の測地測量の結果に基づいて東海地域の駿河湾西岸から渥美半島にかけて水平最大主歪

の年間変化率を0.2-0.3ppmと推定している。また，木股・山内（1998）は，20年間の光波測量の結果に基づいて，渥美

半島にかかる基線で0.2ppm／年，御前崎付近の基線で0.1ppm／年と報告している。これらの基線はいずれも最大主

歪の方向に合わせて北西－南東方向に置かれている。彼らによれば，1985年から1987年頃には平均歪速度の３～５倍

の速度で短縮が生じており速度は一様ではない。しかし今回GPSにより３つの地域において上述の値に近い経年変化

の値（0.1-0.25ppm／年）が得られたことは，GPSによる経年的な歪変化速度の評価の精度・信頼度に関して一つの目

安を与えたということができる。

GPSにおける経年変化すなわち定常変化の値が信頼できるとすれば，定常変化からの離反となって現れた非定常歪

変化に関しても同程度の信頼が置けることが期待される。御前崎における最大主歪の加速は実際の変動を表している

可能性が高いことを改めて強調しておきたい。

3 地殻岩石歪計における検出の可能性

東海地域には伊豆半島を含め16カ所のボアホール式地殻岩石歪計が設置されている。2.7節で示したとおり地殻岩

石歪計には現在スロースリップによる歪変化は検出されていない。ここではその理由を改めて考える。

地殻岩石歪計の中でも，体積歪計は，シリコン油が入った長さ約３ｍ，直径約10cm，厚さ３mmのステンレス製の

円筒容器に周囲の岩盤の歪が与える容積変化によって上下するシリコン油の液面の変化量により歪変化を計測する。

実際には岩盤の体積歪ではなく，円筒容器の体積変化を検出するところから体積歪計と称されるが，鉛直方向の変形

が水平面内のそれに比べて殆ど無視することができるため面積歪を主に反映すると考えられる。観測精度をGPSと体

積歪計で比較すれば，数日間程度の短期間の歪変化で見た場合，GPSの分解能は0.1～１ppm程度であるのに対し，体

積歪計は気圧・潮汐・降水などに対して補正を施すことにより分解能は0.001ppm以下になる。しかし，この‘性能表

示’は高々１ヶ月程度までの短期間におけるものであることに注意する必要がある。上述のように体積歪計で検出さ

れる容積変化量は周囲の岩盤に発生する歪変化量に比例すると共に検出部本体の容積にも比例する。従ってこの容積

が大きければ周囲の歪変化に対する変形量も大きくなるのでそれだけ変化を捉えやすくなる。しかし検出部の寸法を

いくら大きく取ったとしてもGPS観測点の間隔（１km～100km）と比較すれば問題にならない程小さい。ここで簡

単のため１次元で考える。例えば，GPS基線長10kmの場合，スロースリップによる歪変化の最大主歪は2003年12月

現在約１ppmに達し，長さの変化量に換算すると約10mmになる。これに対して長さ１mの伸縮計を考えると，その

変化量は約１μmに過ぎない。現在の測定技術ではこの程度の変化ならば十分捉えることができるが，長さ１m程度

までスケールが小さくなると岩盤中の不規則な歪変化の影響を受けやすくなり広域の変化を捉えるのが難しくなると

考えられる。

一方，体積歪計は周期１秒から無限大までの変動を捕捉可能としているが，数ヶ月以上のやや長期間にわたる変動

は，降雨や地下水などの変動と重なる場合にはノイズに埋もれてしまう場合も多い。Fig. 2.8.18にGPSデータによる

面積歪と体積歪計のそれぞれについて2000年夏の群発地震活動以前の比較的平穏な時期におけるパワースペクトルを

示す。この図によるとGPSは数十日より短周期ではランダムノイズで一定であるがそれより長周期ではノイズレベル

が増大する傾向にある。一方，体積歪計においてはノイズレベルが帯域全般を通じて長周期ほど大きくなる傾向にあ

り，特に数十日より長い周期では体積歪計のノイズレベルがGPSのそれを上回る。このような特性を考慮すれば，体

積歪計では長周期ノイズが障害となってスロースリップを検知できない可能性が十分に考えられる。しかし，短周期

側では体積歪計のノイズレベルが低く，上記の性能表示通りの分解能も期待できることから，スロースリップの加速

によって地表付近の歪変化速度が増加した場合には検出できる可能性は高まるということができる。
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2.8.9 まとめ

GPSで観測された変位を歪に換算することにより東海スロースリップの影響に関する歪解析を行った。この結果を

まとめると，以下の通りである：

① 2000年以降の非定常的な歪変化の空間分布で見られた浜名湖周辺での伸長歪と渥美半島と御前崎周辺における

収縮歪の出現は，同地域の時間変化でも確認することができ，スロースリップによって生じた現象であると推定

される。

② GPSデータから求められた1999年以前の歪変化速度が他の測地学的手法により求められた歪変化速度と同程度

になったことは，GPSの長期的時間スケールにおける観測の信頼性に対して一つの目安となる。この結果，御前

崎付近における歪変化の2000年以降に生じている加速傾向は実際の現象を表している可能性が高い。

③ 面積歪分布からのインバージョン解析によって，変位分布からOzawa et al.(2002)が推定したプレート境界面上

のすべり分布と同様の分布が推定され，スロースリップによる累積モーメントの増加が改めて確認された。

④　浜名湖直下のプレート境界におけるすべりは御前崎付近におけるΔCFFを増加させている可能性がある。

⑤ 体積歪計にはスロースリップによる変化は現在検出されていないが，速度増加や振幅の増加によって検出され

るようになる可能性がある。

これらの結果は，スロースリップと東海地震発生との関連性を，単にすべり量の時間変化という視点からだけでは

なく，歪集中が震源域に与える影響を評価するという視点から検討していく上での歪解析の意義を示すものである。

（吉川澄夫）
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Fig. 2.8.18 Power spectra for the data of the strainmeter and GPS-strain, in arbitrary units.
Both data were taken from the comparatively quiet year of 1998 before the
commencement of the SSE in the Tokai area. For periods shorter than several
tens of days, the noise level of the strainmeter was higher than that of GPS-
strain, whereas for longer periods it became larger, indicating difficulty in
detecting the slow-slip event with the strainmeter.

　　　　　　　　OmaezaKI

1…L鷺鴨，〆＿一’　

　　　1998　　　　　　　　　　　　　　1998
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2.9 地殻変動解析支援プログラムの開発

2.9.1 はじめに

地震火山研究部では，観測された地殻変動を解析するにあたってその作業を支援するためのコンピュータ・プログ

ラムを作成している。MICAP-Gと名付けられたこのプログラムは，Okada(1992)によってまとめられている計算式群

を利用して，均質一様な半無限弾性体中で矩形断層のくいちがいによって生じる周辺の地殻変動（変位，ひずみ及び

傾斜）やΔCFF（クーロン破壊関数の変化）を計算し，その結果を図示する機能をもつものであり，Microsoft

Windows上で動作する（内藤・吉川，1999）。一般に広く普及しているWindowsの特徴であるGUI（Graphical User

Interface）を有効に活用することによって，断層パラメータの入力からプログラムの実行，計算結果の確認までの作

業を一貫して行うことができ，試行錯誤的な作業の繰り返しを容易に行えるようになった。しかし，このプログラム

は当初，内陸の続発地震について調べることを目的として作成されたため，地殻変動源として矩形断層しか設定でき

なかったほか，ΔCFFは鉛直横ずれ断層についてしか計算できなかった。そこで，より多くの場面での利用を可能に

するため，本特別研究を通して様々な機能の追加と拡張を行った。この節では，MICAP-Gのバージョン2，及びバー

ジョン3に搭載された新しい機能について説明する。なお，以下でバージョンを区別する場合は，1999年に公開した

最初のバージョンをver.1，2001年に公開したものをver.2，それ以降に改良を加えたものをver.3と表記する。

2.9.2 地殻変動源タイプの拡張

前述したようにMICAP-G ver.1では，地殻変動源として矩形断層だけしか設定できず，△CFFの計算は鉛直横ずれ

断層に限られていた。そのままでは利用範囲が限られるため，MICAP-G Ver.2では以下のような追加と拡張を行っ

た。

①　地殻変動を計算する変動源として，膨張･収縮を含む点源を追加（ただし，ver.2.1では膨張・収縮点源のみで

あり，くいちがい及び開口型点源についてはver.2.2以降で追加された）。

②　任意の走向，傾斜，すべり角をもつ断層についてΔCFFを計算できるよう拡張。

さらに，ver.1では同時に計算・表示できる格子点が任意の深さの水平面内に配置される場合に限られていたが，傾

斜面内に配置された格子点を指定できるように，計算・表示機能の改良も行った。これら改良された機能を利用する

ことによって，火山活動に関連した膨張（収縮）源による地殻変動を計算したり，プレート間地震への影響をΔCFF

を使って評価したりすることができるようになった。
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Fig. 2.9.1 Change of Coulomb failure function caused by the 2000 Izu Islands event.



これら追加・拡張された機能を利用した例として，伊豆諸島北部イベントが東海地震に及ぼす影響を評価した事例

をFig. 2.9.1に示す。この図は，2.6節で伊豆諸島北部イベントの最盛期にあたる2000年７月から10月の間の地殻変動

を説明するように求めた断層モデルを使って，想定東海地震の断層面を含む傾斜面内でのΔCFFを計算したものであ

る。駿河湾及びその西方の想定震源域はΔCFFが負の領域に入っており，この結果から伊豆諸島北部イベントは東海

地震の発生を促す方向には働かないと考えられた（上垣内・他，2000）。

2.9.3 地殻変動源推定機能の追加

MICAP-G ver.2までのバージョンが備えていた機能は，設定された断層パラメータから地殻変動を計算する「順解

析」であった。順解析では，地表で観測される地殻変動を引き起こす原因となる断層のパラメータを求める作業を試

行錯誤的に行うことになり，結果を得るまでに時間や手間を要することに加え，複数のモデル間の優劣や得られた結

果が真に最適なモデルであるか明らかではない。このような問題を解決するひとつの手段として，いろいろなパラメ

ータを設定して順解析を繰り返し計算し，観測値との残差を最小にするなどの規準を設けて最適なモデルを決定する

直接探索法がある。この方法は，たとえ未知パラメータの個数が多い場合でも，コンピュータの計算速度が飛躍的に

高まった現在では容易に実行できる。しかし，地殻変動データから変動源を求めるようなときには，断層パラメータ

を網羅的に調べることなく，断層の位置や地震メカニズム解など変動源に関する知識を事前に得ることによってより

効率的にモデルを求められる場合がある。そのような先験的情報を利用した２種類の手法による「逆解析（インバー

ジョン）」の機能をMICAP-Gに追加して，これをver.3とした。２種類の手法のうち１つはすべての断層パラメータを

未知数とするもの，もう１つの手法はすべり分布だけを未知数としてその分布を詳しく求めるものである。

断層の位置，形状及びくいちがいに関するすべての断層パラメータを未知数とする場合のインバージョン手法とし

て，基本的にはMatsu’ura and Hasegawa（1987），松浦（1991）のアルゴリズムを利用した。断層パラメータと計算結

果の地殻変動との間は，一般にくいちがい量を除き非線形関係になる。そのため，このアルゴリズムでは，先験的情

報に基づいてパラメータの初期値を与え，各パラメータについての偏微係数を求めて初期値の修正を繰り返し行い，

AIC（Akaike Information Criterion：赤池情報規準量）を使ってパラメータの修正値間の優劣を判定するという手順を

とる。今回，偏微分係数の導出には，プログラム内部の計算ルーチンの互換性と一貫性を保つため，Okada（1992）

がまとめた計算式群を，点源についても含めて各断層パラメータについて偏微分した計算式群を改めて作成した。こ

のことにより，矩形断層だけではなく膨張収縮を含む点源に対してもパラメータ推定が可能となった。

以下では，松浦（1991）の式表現（(77)式から(80)式）を引用して，それらを本プログラムではどのように設定するの

かについて具体的に示す。

ソース・パラメータの解xが満たすべき式は以下のように書くことができる。

At E－1 (yO－f (x))＋D－1 (xO－x)=O

ここで関数 f はソース・パラメータから地殻変動を求める計算式にあたり，Aは，x＝ x̂ における関数 fi のパラメー

タxjに関する微分係数

Aij＝(∂fi/∂xj)x＝x̂ 

を要素としてもつ行列，Eは観測誤差が正規分布するとしたときの分散・共分散行列，yOは観測値，xOはソース・パ

ラメータxの先験的情報（初期値），Dはその先験的情報がパラメータの真値に関して正規分布するとしたときの分

散・共分散行列を表す。実際にこの方程式を解くには反復法が用いられ，x＝xOから出発して以下の式により収束条

件を満たすまでxを繰り返し修正していく。

xk+1= xk + ak (At
k  E-1Ak + D-1 )-1 rk

ただし，各ステップでの修正量rkは次式のようになる。
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rk = At
k E-1 (yO － f (xk) ) ＋ D－1 (xO－xk)

また，akは各ステップでの修正量に対する係数を示すが，ここでは１とした。

MICAP-G ver.３が実行するソース・パラメータ・インバージョンの手順は以下のようになる。

①　まず、従来のソース・パラメータ設定ダイアログにおいて，先験的情報に基づいたソース・パラメータの初期

値を設定する。

②　次に，Fig. 2.9.2に示すダイアログにおいて，先験的情報の信頼性や観測データの分布などによる拘束の強弱に

応じて，パラメータを固定するか，未知として推定するかの区別，未知パラメータの拘束の程度を示す標準偏

差を設定する。

③　計算を実行する。計算結果はダイアログ右側の領域に表示される。

矩形断層の場合，推定できるソース・パラメータは，Fig. 2.9.2に示されているように，ソースの位置に関するパラメ

ータ（緯度、経度、深さ），ソースの形状に関するパラメータ（走向，傾斜，長さ，幅），くいちがいに関するパラメ

ータ（くいちがい量，くいちがい方向，開口量）であり，点源の場合はそれらに加えて，膨張量も推定できる。この

機能を使ってソース・パラメータを推定した事例は2.6節に示されている。

つづいて，すべり分布インバージョンについて説明する。ソースの位置と形状に関するパラメータが既知である場

合，くいちがいに関するパラメータだけが未知となる。ソース・パラメータと地殻変動の計算結果との間は一般には

非線形であるが，くいちがい量についてだけは線形関係であり，インバージョンは繰り返し計算を要しない単純な逆

行列計算になる。ただし，別の先験的情報に基づく拘束条件を加えて解の安定を図ることが多い。例えば，Yabuki

and Matsu’ura（1992）は，すべり分布の荒さ（roughness）という指標を導入してすべり量が空間的に滑らかに変化

するという拘束条件を設け，ABIC（Akaike Baysian Information Criterion：赤池ベイズ型情報量規準）により超パラ

メータの優劣を判定しつつすべり分布を求める手法を提示した。その他の拘束条件として，すべりの方向をプレート

相対運動の方向に拘束するもの，すべりの向きを一方向に拘束する（例えば、バックスリップ解析ならばフォワード

スリップを許さない）ものなどがある。

MICAP-G ver.３でのすべり分布インバージョンは、ユーザによる設定が煩雑にならないよう，かなり単純化されて
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Fig. 2.9.2 Window for setting inversion parameters.
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いる。実行する手順は以下のようになる。

①　観測値ファイルの準備

指定されたフォーマットで地殻変動観測値のファイル（テキスト形式）を作成する。観測データとして使用で

きる地殻変動成分は，変位（水平、鉛直），体積歪，面積歪，三成分歪（直交２成分とずれ歪）である。

②　ソースパラメータファイルの準備

指定されたフォーマットでソースパラメータファイル（テキスト形式）を作成する。必要な情報は，ソースの

位置（緯度，経度及び深さ），走向及び傾斜である。

③　計算の実行

観測値ファイルとソースパラメータファイルを読み込み，計算を実行する。計算は，その都度ABICを求めて

大小を判定しながら繰り返し行われる。結果として求められたすべり量はソースパラメータファイルに格納され

る。

拘束条件はすべり量の滑らかさだけであり，領域の外側ではすべり量がゼロで固定されている。MICAP-G ver.3を

用いたすべり分布インバージョンの事例は，2.8節に示されている。

2.9.4 まとめ

地震火山研究部で開発した地殻変動解析支援プログラムMICAP-G ver.1に対し，計算可能な地殻変動源タイプの拡

充と地殻変動源推定機能の追加を行い，ver.3とした。MICAP-G ver.3で追加された地殻変動源推定機能は，先験的情

報を必要とする２種類のインバージョン手法に基づいている。地震活動に伴う地殻変動源を推定する場合には，メカ

ニズム解や余震分布などのような変動源に関する先験的情報を得やすく，インバージョンに際してパラメータの初期

設定が容易である。しかし，地殻変動以外の観測データがない場合には，初期設定を与えるために利用できる先験的

情報がほとんどない。今後は，そのような場合でも合理的に変動源の推定を行えるような手法を導入し，より実際に

即した場面で利用できるよう改善していく必要がある。 （山本剛靖）
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