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Abstract 1 

南海トラフでは大地震が繰り返し発生しているが，詳細な破壊領域や時間差を持つ2 

発生については最近のイベントについてしかわかっていない．南海トラフ沿いで一3 

部割れや半割れが発生した場合，その後どのような現象が発生する可能性が高いか4 

など，あらかじめ知っておくことは防災上意義がある．そこで本研究では，南海ト5 

ラフ沿いプレート境界における地震性／非地震性すべりの空間的な広がりや発生周6 

期，近年明らかになった海域での不均一なすべり欠損レート分布をある程度再現す7 

るシミュレーションモデルを構築した．観測を再現するためには，階層アスペリテ8 

ィモデルを基本としつつ，有効法線応力と摩擦パラメータのひとつである特徴的す9 

べり量に空間的不均質を与える必要があった．本モデルによれば，潮岬を境とした10 

東方と西方のイベントがペアで 3 年以内に発生する傾向が強かった．ペア地震（同11 

時を含む）の破壊域の組み合わせはバリエーションに富んでいる上に，破壊域が同12 

じでも最大すべり量や規模が異なるケースもあった．また，東南海地域だけを破壊13 

するイベントも現れた．地震発生域の深部の LSSE も再現した．LSSE は，地震発生14 

域の未破壊に伴う応力不均一や応力擾乱によって励起された． 15 

 16 
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§1. はじめに 20 

西南日本では，フィリピン海プレートが南海トラフから大陸プレートの下に沈み21 

込んでおり，過去に何度も Mw 8 を超えるプレート間巨大地震が発生している．地震22 

調査委員会 [2013]によってまとめられた地震の発生履歴を Figure 1 に，各地震の規23 

模を Table 1 に示す．破壊様式については 2 つに大別され，全域が一度に破壊する地24 

震タイプ（887 年仁和地震や 1707 年宝永地震）と潮岬を境に東（東海・東南海）側25 

と西（南海）側で時間差を持つ地震タイプ（1096 年 12 月 17 日–1099 年 2 月 22 日，26 

1361 年 8 月 1 日–3 日，1854 年 12 月 23 日–24 日，1944 年 12 月 7 日–1946 年 12 月 2127 

日）がある．しかし，より詳細にみると破壊様式は多様であり，破壊域の走向方向28 

の広がりも微妙に異なる（Figures 1, 2，第 2 節参照）．1946 年南海地震から 70 年以29 

上が経過しており，次の南海トラフ沿い巨大地震の満期が近付きつつある．Mw ~8.530 

の超巨大地震である 1707 年宝永地震（Figure 2c, Table 1）クラスの再来間隔は 400–31 

600 年程度と推定されている［前杢, 1988; 宍倉・他, 2008; 岡村・松岡, 2012］．日向32 

灘北部域では 1707 年と 1968 年に破壊されており，その発生間隔は約 260 年にもな33 

る（Figure 1）．南海トラフ沿いの地震発生層では，高すべり欠損レートの極大が複34 

数個存在しており，その間に位置する志摩半島沖，潮岬沖，室戸岬南東沖，足摺岬35 

沖のすべり欠損レートは相対的に低い（Figure 2d）［Yokota et al., 2016; Nishimura et 36 

al., 2018］． 37 

地震発生層の浅部縁や深部縁では短期的スロースリップイベント（SSSE）や長期38 

的スロースリップイベント（LSSE）を含むスロー地震が発生している［Obara & 39 

Kato, 2016］．深部縁に位置する深さ 20–30 km 付近では，Mw 6–7 クラスの LSSE が40 

繰り返し発生している［例えば，Kobayashi, 2014, 2017; Ozawa, 2017］（Figures 2b, 41 

3）．メキシコのゲレーロ州直下のプレート境界では，LSSE の開始から二か月後に，42 

その浅部隣接域で Mw 7 クラスの地震が発生したという報告［Radiguet et al., 2016］43 

があることから，西南日本でも LSSE が巨大地震に与える影響が懸念される．また，44 

日向灘北部域の Mw 7.5 のアスペリティ［八木・他, 1998］が，南海トラフ巨大地震45 

に与える影響も懸念されており，数値シミュレーションモデルを用いて評価された46 

例もある［例えば，Hyodo et al., 2016］． 47 

南海トラフ沿い巨大地震の発生様式の解明のため，速度・状態依存摩擦構成則に48 

基づいた地震発生シミュレーションに関する研究が行われてきた［例えば，Hori, 49 
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2006; Hyodo & Hori, 2013; Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; Hyodo et al., 2016］50 

（第 4 節参照）．先行研究のモデルは，それぞれ特定の現象に特化して構築されてお51 

り，南海トラフ沿いで発生する様々な現象や観測事実を含む包括的な現象の再現に52 

は至っていない． 53 

このため本研究では，以下に列記した多くの観測事実（第 2 節参照）を再現する，54 

速度・状態依存摩擦則に基づいたプレート境界面における 3 次元数値シミュレーシ55 

ョンモデルの構築を目指し，パラメータ調整を通じて各現象や観測事実に影響を及56 

ぼすパラメータの特質を明らかにする． 57 

1. 南海トラフ沿い巨大地震の発生様式の多様性 58 

1a. 破壊域の走向方向の広がり 59 

1b. 直近 3 回の地震の発生間隔のばらつき（~150 年と 90 年） 60 

1c. 東海・東南海と南海地震の時間差 61 

1d. 1707 年宝永地震のような超巨大地震（Mw ~8.5）の再来間隔（400–600 年） 62 

1e. 比較的観測データが豊富な昭和東南海・南海地震の震央とすべり分布 63 

2. 日向灘北部域を破壊する地震の発生間隔（~260 年） 64 

3. 不均一なすべり欠損レート分布 65 

4. 東海，紀伊水道，四国西部，豊後水道で繰り返す LSSE 66 

なお，本研究は，南海トラフ沿いプレート境界のシミュレーション研究［例えば，67 

Hori, 2006; Hyodo & Hori, 2013; Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; Hyodo et 68 

al., 2016］で長年使われてきた標準的な準動的シミュレーションの枠組み（第 3 節参69 

照）に基づいている．本研究で設定したパラメータは，同様の枠組みで再現モデル70 

を構築する際の目安となるだろう． 71 

 72 

§2. 南海トラフ沿いの再現対象の現象 73 

南海トラフ沿い巨大地震の破壊域は大局的には類似しているが，詳細にみると多74 

様である（Figures 1, 2）．例えば，直近 3 シリーズの破壊域の東端はお互いに異なっ75 

ている．1944 年昭和東南海地震は浜名湖付近，1854 年安政東海地震は駿河湾奥，76 

1707 年宝永地震は御前崎付近が破壊の東端として指摘されている［松浦, 2012; 地震77 

調査委員会, 2013］（Figure 1）．従来，1707 年宝永地震の東端は駿河湾奥までと考え78 

られていた［Ishibashi, 2004］が，駿河湾奥に位置する静岡県富士宮市で書かれたと79 
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思われる史料［例えば，小林・他, 2018］などによって本震時の揺れが小さいと考80 

えられることから，破壊の東は精々御前崎沖付近という指摘［松浦, 2012］がある．81 

一方，南海側に目を転じると，1946 年昭和南海地震や 1854 年安政南海地震の破壊82 

域の西端はどちらも足摺岬沖付近までであるが，1707 年宝永地震はより西側の日向83 

灘北部域も同時に破壊した可能性が指摘されている［Furumura et al., 2011］（Figure 84 

2c）．安政東海・南海地震と宝永地震の再現については，沈み込み方向の広がりより85 

も走向方向の広がりを重視し，Figure 1 で示す赤線を再現対象とした（再現対象 1a）． 86 

1944 年昭和東南海地震・1946 年昭和南海地震は比較的観測データが豊富で，破壊87 

開始点が潮岬沖であることがわかっている（Figure 2a）（再現対象 1e）．一方，それ88 

らの破壊域については，解析データ・解析手法によって結果が大きく異なっている89 

［例えば，地震調査委員会 [2013]の Figures 3-14–3-17 参照］．Baba & Cummins 90 

[2005]は，より現実に近いプレート形状（本研究で用いたプレート形状に近い）を91 

設定し，津波データを用いて昭和東南海地震及び南海地震の両方の破壊域を推定し92 

た．彼らは空間分解能を上げることで，津波波形データの適合率を先行研究よりも93 

上げた．本研究では，昭和東南海・南海地震のすべり域（再現対象 1e）については，94 

Baba & Cummins [2005]の結果（Figure 2a）の再現を目標としつつ，昭和南海地震の95 

破壊域の西端については，地震調査委員会 [2013]がまとめたように足摺岬の東側ま96 

で（Figure 1）とした． 97 

1707 年宝永地震より前の巨大地震の震源域や地震の有無については，史料が少な98 

く諸説あって判然としない．1605 年慶長地震については，地震動が小さいとして津99 

波地震または遠地地震の可能性が指摘されている［地震調査委員会, 2013］．一方，100 

太平洋に面した徳島県最南端の宍喰（現徳島県海部郡海陽町宍喰浦）に遺る史料101 

「震潮記」［田井, 2006］には，“大地震にて，今まで見聞きしたこともない大異変”102 

という記述があり，1605 年慶長地震による四国での地震動は決して小さくないと思103 

われるため，津波地震や遠地地震ではなく一般的な南海トラフ地震の可能性も残る．104 

このように，1605 年慶長地震の素性はよくわかっていないため，本モデルでは再現105 

を目指さなかった．東海・東南海側と南海側の地震はペアで発生する傾向にあるが，106 

1498 年明応南海地震の存在については疑問視されており［例えば，石橋, 1998］，107 

1498 年明応東海地震単独の可能性も残っている． 108 

1361 年正平地震より前の地震の再来間隔はそれ以降に比べると約 2 倍である109 
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（Figure 1）が，史料の抜けによる見掛け上のものである可能性は否定できない．110 

前杢 [1988]は，室戸岬の隆起生物遺骸群集を調査し，特に大きな隆起と対応する超111 

巨大地震として，887 年仁和地震と 1361 年正平地震（再来間隔 474 年）を挙げたが，112 

1707 年宝永地震に対応する隆起はみられないとした．一方，宍倉・他 [2008]は，紀113 

伊半島南部沿岸の隆起生物遺骸群集の調査から，1707 年宝永地震と 1361 年正平地114 

震が連動型超巨大地震であり，層状に厚く発達した群集の成長速度から同規模の超115 

巨大地震の再来間隔を 400–600 年と推定した．四国～九州沿岸部の湖沼における津116 

波堆積物調査によれば，1707 年宝永地震が最大クラスであり，それと同程度の超巨117 

大地震は 1361 年正平地震と 684 年白鳳地震，再来間隔は 346–677 年と推定されてい118 

る［岡村・松岡, 2012］．ただし，今から約 2000 年前には宝永地震よりも大きなイベ119 

ントがあった可能性も指摘されている［岡村・松岡, 2012］．このように，必ずしも120 

最大クラスのイベントの時期については整合していないが，超巨大地震の再来間隔121 

が 400–600 年程度である点については共通している（再現対象 1d）． 122 

各地震の規模については，解析手法によってばらつきがみられる［地震調査委員123 

会, 2013］．そのため，本研究の再現対象地震の規模は，各種 M の最小値～最大値の124 

範囲とした（Table 1）． 1707 年宝永地震より前のイベントの広がりや発生間隔につ125 

いては誤差がより大きいと考えられるため参考程度に留めた． 126 

日向灘北部域については，1707 年宝永地震以降，1968 年に Mw 7.5 の地震（Figure 127 

2a の青線）［八木・他, 1998］が発生するまで，同規模の地震は知られていない．な128 

お，1662 年に日向灘南部で発生したイベント（Figure 1 の白星）は，1968 年日向灘129 

北部のイベントとは地域が異なるため，再現対象としなかった．こうして，日向灘130 

北部アスペリティは，~260 年間（1707–1968 年）に 1 度も破壊されなかった可能性131 

がある（Figure 1）（再現対象 2）． 132 

プレート間の固着状況（再現対象 3）については，近年，陸上 GNSS データだけ133 

でなく海底 GNSS/A データも併用して，南海トラフ沿いのプレート境界面における134 

すべり欠損レートが推定され，これまで考えられていたよりも不均一な分布をして135 

いることが明らかとなった［Yokota et al., 2016; Nishimura et al., 2018］．南海トラフ136 

沿いには，高すべり欠損レートの極大が複数個存在しており，その間に位置する志137 

摩半島沖，潮岬沖，室戸岬南東沖，足摺岬沖のすべり欠損レートは相対的に低い138 

（Figure 2d）． 139 
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再現対象 4 の LSSE については，比較的周期的に発生している東海，紀伊水道，140 

四国西部，豊後水道の LSSE［Kobayashi, 2014, 2017; Ozawa, 2017］（Figures 2b, 3）141 

を再現対象とした．LSSE の発生間隔の平均は，東海地方及び紀伊水道では約 10 年，142 

四国西部及び豊後水道では約 6 年である．LSSE の平均継続期間は，東海地方では約143 

5 年，紀伊水道及び四国西部では 2–3 年，豊後水道では約 1 年である．LSSE の規模144 

は，東海地方では Mw 6 後半– Mw 7 前半，紀伊水道では Mw 6.5 程度，四国西部では145 

Mw 6 前半，豊後水道では Mw 6 前半– Mw 7 前半である．四国西部の LSSE は広がりに146 

ややばらつきがみられるため，本研究では 2004 年 10 月–2005 年 10 月に推定された147 

ほぼ正方形の LSSE［Takagi et al., 2016］を再現対象とした．九州中部の LSSE148 

［Ozawa, 2017］は発生間隔のばらつきが大きく，経験上シミュレーションで再現し149 

づらいと考えられたため再現対象から外した． 150 

 151 

§3. 解析手法 152 

 均質半無限弾性体中に 3 次元の曲面プレート境界面を設定し，プレート境界面を153 

三角形のセルで離散化（Fig. 4a）してシミュレーションを行った．弾性体の食い違154 

い理論によるプレート境界面上のせん断応力は， 155 

( ) = − ( ) − 2
( ) (1) 156 

で表される．ここで， および はセル番号を表し， はせん断応力， はj番目のセ157 

ルの単位すべりによる 番目のセルのすべり応答関数， はプレートの相対速度，158 

は時間， はすべり量， は剛性率， は S 波速度を表す． は地震波放射の補正値159 

を表し，我々は一般的な 1［例えば，Hori, 2006; Hyodo & Hori, 2013; Hirose & Maeda, 160 

2013; Nakata et al., 2014; Hyodo et al., 2016］を用いた．すべり応答関数 は，グリ161 

ーン関数に基づいて表現された転位の応力方程式を用いて得られる［Mura, 1987; 162 

Kuroki et al., 2002］．式(1)の右辺第 2 項は，地震（高速すべり）時の地震波放射によ163 

るせん断応力の減衰を表しており，地震時の準動的なすべりの振る舞いを表現する164 

ために Rice [1993]によって導入された． 165 

一方，プレート境界面上の摩擦応力は，岩石実験で得られた速度－状態依存摩擦166 

構成則［Dieterich, 1979, 1981; Ruina, 1983］ 167 
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( ) = ( ) = + Θ ( ) + ln ( ) (2) 168 

と，Composite law［Kato & Tullis, 2001］と呼ばれる状態発展則 169 

Θ ( ) = exp − ( ) + Θ ( ) − ( ) Θ ( ) + ln ( ) (3) 170 

で表される．ここで は摩擦応力， は摩擦係数， は有効法線応力，Θ は状態変171 

数［Nakatani, 2001］， はすべり速度である． は基準すべり速度で 1.0 × 10-6 m/s，172 

は = に対応した基準摩擦係数で 0.6 とした． は摩擦変化のすべり速度依存性173 

の性質が変わるカットオフ速度で，Kato & Tullis [2001]に倣って 1.0 × 10-8 m/s とし174 

た． 及び は摩擦パラメータ， は特徴的すべり量で，これらは断層すべりの振る175 

舞いを制御する定数である． − < 0の場合は速度弱化（すべり速度の増加ととも176 

に強度が低下）の性質を持ち，不安定すべりを引き起こすため，stick-slip 域（アス177 

ペリティ）を表現できる．一方， − > 0の場合は速度強化（強い応力擾乱によっ178 

て駆動されない限り，不安定すべりは発生ない）の性質を持ち，安定すべり域を表179 

現できる． 180 

せん断応力 と摩擦応力 が準動的に釣り合うと仮定し（ = = ），式(1) – (3)181 

を連立すると応力と速度に関する微分方程式が導出される． 182 

τ ( ) = ( ) − ( ) − 2 exp − ( ) + Θ ( ) − ( )
2 Θ ( ) + ln ( ) ( ) + ⁄2 (4) 183 

V ( ) = 1 − ( ) − exp − ( ) + Θ ( ) + ( ) Θ ( ) + ln ( ) ( ) + ⁄2 (5) 184 

Θ ( ) = ( ) − − ln ( ) (6) 185 

式(4)–(6)を 5 次の Runge-Kutta 法［Press et al., 1992］を用いて時間積分する．この186 

と き ， 初 期 値 と し て 全 て の セ ル に (0) = + ( − ) ln ( ) ， (0) =187 

0.1 cm/y (3.1688 × 10  m/s)を与えた．各セルのすべり方向はプレートの相対運動188 

方向に固定し，せん断応力も同方向のみを考えた．すべりによる法線応力の変動は189 

無視した（6.4 節参照）．なお，式(1)から明らかなように，対象領域外のプレート間190 

の固着状態は，プレート速度と同じ速さで定常すべりを生じていることを暗黙のう191 

ちに仮定している． 192 
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任意のセルのすべり速度が 0.1 m/s 以上となった瞬間を地震開始，全てのセルです193 

べり速度が 0.1 m/s 未満となった瞬間を地震終了と定義した．地震時の各セルのすべ194 

り量から総モーメント  [Nm]を求め，log = 1.5 + 9.1［Kanamori, 1977］から195 

地震の規模 を求めた． 196 

計算プログラムには MPI・自動並列化を施し，富士通 PRIMERGY CX2550 M1 の197 

100 仮想ノード（1.1648 TFLOPS/ノード）を用いた．1 ケース 5500 年分（100 万ス198 

テップ）の計算に約 18 時間を要した．パラメータを試行錯誤的に与え，全部で 190199 

ケースの計算を行った． 200 

 201 

§4. これまでの南海トラフ沿い巨大地震のシミュレーション 202 

ここでは，南海トラフ沿い巨大地震の発生様式の解明のために行われた，速度・203 

状態依存摩擦構成則に基づいた地震発生シミュレーションに関する先行研究［例え204 

ば，Hori, 2006; Hyodo & Hori, 2013; Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; Hyodo 205 

et al., 2016］のレビューを行う． 206 

Hori [2006]は，エアガン探査等の結果から解釈される摩擦パラメータを疑似 3 次207 

元プレート形状に与え，再来間隔のバリエーション，そして東海・東南海地震と南208 

海地震の時間差の再現に焦点を絞って直近 3 回の地震サイクルをモデル化した．定209 

性的には再現したが，定量的には史実とシミュレーション結果との間にはまだギャ210 

ップがある． 211 

Hyodo & Hori [2013]は，Hori [2006]のモデル領域をトラフ軸にまで拡張し，大き212 

な破壊エネルギーに相当する大きな をプレート境界浅部に設定することにより，213 

約 370 年周期で浅部も含めて地震発生層全域を破壊する Mw 9 クラスの超巨大地震と214 

約 200 年周期でプレート境界の深さ 10–30 km を破壊する Mw 8.6 の巨大地震をモデ215 

ル化した． 216 

Hirose & Maeda [2013]は，東海沖に沈み込む海山を想定したパラメータを 3 次元217 

プレート形状に与えることによって，昭和東南海地震時に東海地域が割れ残る様子218 

を再現するとともに，相転移による流体の存在を考慮したパラメータを東海地方直219 

下に与えることで，東海地方で LSSE が繰り返し発生するモデルを構築した．ただ220 

し，地震サイクルは非常に単純化されたもので，東海・東南海地震と南海地震に時221 

間差はなく，史実（約 2 年）とは整合していない． 222 
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Nakata et al. [2014]は，潮岬から九州南部を解析領域に設定し，日向灘地震や豊後223 

水道 LSSE を概ね再現し，それらが南海地震に与える影響を評価した．ただし，地224 

震発生シミュレーションは一般的に，対象領域外のプレート間の固着状態は，プレ225 

ート収束速度と同じ速さで定常すべりを生じていることを暗黙のうちに仮定してい226 

る た め ， 特 に 潮 岬 か ら 東 方 に 位 置 す る 東 南 海 地 震 の 想 定 震 源 域 で の 固 着 状 態227 

［Nishimura et al., 2018］を過小評価していると考えられる． 228 

そこで，Hyodo et al. [2016]は，潮岬から東側の応力状態をより正確に反映させる229 

ために領域を東海地方まで拡張し，Hori [2006]や Nakata et al. [2014]のパラメータに230 

基づき，日向灘北部地震が南海トラフ沿い巨大地震に与える影響評価に焦点を当て231 

てモデル化した．その結果，日向灘北部地震の発生タイミングによっては，巨大地232 

震がトリガーされる可能性があることを示した．彼らはこのモデルで 1498 年明応南233 

海地震が明応日向灘地震にトリガーされた可能性を示唆したが，明応日向灘地震の234 

存在については疑問視されている［石橋, 1998; 原田・他, 2017］．また，東海地域に235 

おける割れ残りは再現できていない． 236 

このように，先行研究のモデルは，ある特定の現象に特化して構築されており，237 

包括的な現象の再現には至っていない． 238 

 239 

§5. パラメータ設定 240 

本節ではパラメータチューニングを通して辿り着いたベストモデルのパラメータ241 

分布（Figure 4, Table 2）について述べる．Point 1–12 は Figure 4f で色分けされた各242 

エリアの中心や代表点であり，各 Point を含むエリア内のすべりの挙動は基本的に同243 

じである．詳細なパラメータチューニングについては補遺 S2 節を参照のこと． 244 

§5.1. プレート形状 245 

本研究では，Hirose & Maeda [2013]のモデル領域を九州南部まで拡張して南海ト246 

ラフ沿いの東海地域から九州南部までとし，一辺がおよそ 5 km の二等辺三角形セル247 

13604 個で 3 次元プレート境界面形状を表現した（Figure 4a）． 248 

南海トラフ軸における水深はおよそ 4–5 km である．均質半無限弾性体の自由表面249 

を海水面に設定した場合，プレート境界面の上端は弾性体内に埋まった状態となる．250 

このモデルの場合では，陸上の GNSS 観測点とプレート境界との相対位置関係が現251 

実的であるが，プレート境界上端が自由表面に突き抜けていないために，上端部で252 
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非現実的な応力集中が生じると指摘されている［Hyodo & Hori, 2013］．一方，トラ253 

フ軸の海底面より上を剥ぎ取り，自由表面をトラフ軸の海底面深度に設定した場合254 

では，陸上 GNSS や陸側プレートの海底面に設置された GPS/A 観測点は空中になり255 

地殻変動を求められないため，シミュレーション結果との比較が行えない．また，256 

浅部のすべりが大き過ぎて破壊が止まりづらいと指摘されている［Hyodo et al., 257 

2016］．このようにどちらのモデルも一長一短がある．各モデルのデメリットを極258 

力解消するべく，本研究では，Hirose & Maeda [2013]と同様に，深さ 10 km 以深に259 

ついては Hirose et al. [2008]のプレート境界の形状を用い，深さ 10 km 以浅について260 

はトラフ軸の深さを 0 km として線形に繋いだ（Figure 4b）．深さ 10 km 以浅では現261 

実のプレート境界面の傾斜角（~6 度）よりもやや急（~8 度）であることに注意が必262 

要である． 263 

ここで，プレート形状に沿うセルの配置について補足する．まず，Nishimura et al. 264 

[2018]の平均的なプレート収束方向（Figure 4c の赤矢印）である N60°W 方向に y265 

軸，y 軸に直交する N150°W 方向に x 軸，深さ方向に z 軸を設定する．y 軸に平行266 

な幅 5 km の短冊を x 軸方向に 138 枚配置する．短冊は等深線 0, 10, 20, 30, 40 km 間267 

は線形で繋がれる．そして，短冊内を dip 方向に一辺の長さが約 5 km となる三角形268 

で敷き詰める．このとき，隣の短冊内の三角形の頂点と重なるように調整される．269 

このようにして，13,604 個の三角形セルからなるプレート 3 次元形状が形成される． 270 

プレート収束速度 は，Nishimura et al. [2018]の平均的な沈み込み方向である271 

N60°W（Figure 4c の赤矢印）に一律固定し，解析領域の西端で 5.5 cm/y，東端で 1.0 272 

cm/y を与えた（Figure 4c）．一般的に剛性率と S 波速度は深さに依存し，浅部で小273 

さく，深部で大きい．ただし，本研究では先行研究［Hori, 2006; Hyodo & Hori, 274 

2013; Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; Hyodo et al., 2016］に倣って，モデ275 

ル内全域の剛性率と S 波速度をそれぞれ 30 GPa と 3.75 km/s に設定した．S 波速度276 

3.75 km/s は，一次元速度構造 JMA2001［上野・他, 2002］の深さ 20 km に相当する． 277 

 278 

§5.2. セルサイズに起因する計算上の不安定性 279 

セルサイズに起因する計算上の不安定性の影響を小さくするためには，セルサイ280 

ズℎは臨界核サイズℎ∗ = ( − )⁄ よりも十分小さくなければならない［Rice, 281 

1993］．臨界はアスペリティのアスペクト比によって変わる［Kato, 2003］本モデル282 
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は 3 次元形状のため単純な円形・矩形パッチのアスペリティではないことから，を283 

ℎ∗と近似して話を進める． 番目のセルにおけるℎ ℎ∗⁄ は，( − ) で解析的284 

に得られる［Hori et al., 2004］．本研究で用いたパラメータによると，最大のℎ ℎ∗⁄ は285 

（Figure 4f の point 3 を含む）東南海領域で 0.12 である．Liu & Rice [2005]は，平面286 

モデルにおいてℎ ℎ∗⁄ が 0.25 と 0.125 のそれぞれについてシミュレーションを行い，287 

両者のすべり量やすべり速度に本質的な違いがないことを確かめている．なお，3288 

次元形状では，Shibazaki et al. [2019]が ≈ ⁄ ［Dieterich, 1992; Rubin & 289 

Ampuero, 2005］= 4.7 km を半径とする領域内に平均して 15 点の計算グリッドがあ290 

るシミュレーションを行い，解像度は十分であると述べている．本研究では，最小291 

の = 10.0 km（場所は Figure 4f の point 3 を含む東南海地域）であり，半径 10.0 292 

km の領域内に平均 25 点の計算グリッドがある．したがって，本研究のシミュレー293 

ションにおけるセルサイズに起因する不安定性の影響は小さいと判断できる．臨界294 

断層長 はアスペリティのアスペクト比によって変わる（例えば，［Kato, 2003］の295 

式(6)で表されるすべりと応力の関係から推測される）が，本モデルは 3 次元形状の296 

ため単純な円形・矩形パッチのアスペリティではないことから，臨界断層長をℎ∗で297 

近似して話を進める． 298 

 299 

§5.3. 摩擦パラメータ − のチューニング 300 

南海トラフ沿いのプレート境界面の地震発生層は深さ 10–30 km と推定されている301 

［Hyndman et al., 1995］．しかし，潮岬沖のトラフ軸付近でも，地震性すべりが生じ302 

た可能性が指摘されているため［Sakaguchi et al., 2011］，トラフ軸から深さ 30 km ま303 

でを地震発生層として − < 0，それ以深を安定すべり域として − > 0と設定し304 

た（Figure 4d）．トラフ軸から深さ 10 km まで − > 0とした Hirose & Maeda [2013]305 

とはこの点が異なる． 306 

摩擦パラメータ や は深さに依存する［Blanpied et al., 1998］．一度に多くのパラ307 

メータを変えてしまうと，パラメータ依存性の把握が困難になる．ここで， は308 

0.005 一定値とし， の空間分布は深さ 30 km で単純にステップ的に変化させた309 

（Figure 4d, Table 2）．摩擦パラメータ は Sawai et al. [2016]による岩石実験の結果310 

と同程度である．Shibazaki et al. [2011]のように地震アスペリティに − < 0，それ311 

以外の領域に − > 0を設定する流儀（アプローチ）と，Nakata et al. [2016]のよう312 
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に − の正負を深さに依存させる流儀がある．我々の先の研究［Hirose & Maeda, 313 

2013］で後者を採用していたこともあり，本研究もそれに倣った．地震の再来間隔314 

は地震発生層の( − ) に概ね比例する［例えば，Stuart, 1988］ため， − の値315 

は過去の再来間隔を再現するよう試行錯誤的に決定し， − = −0.003を採用した． 316 

パラメータ と − の空間分布（Figure 4c, d）は固定し，以下に示す有効法線317 

応力 と特徴的すべり量 の空間分布についてチューニングを行った．できるだけ318 

空間的にシンプルなパラメータ分布を採用するよう心掛けたが，結果的に再現対象319 

とした現象を概ね説明し得るパラメータ分布は複雑になった（Figure 4e, f）（補遺320 

S2 参照）．東海地域以外にもパラメータ分布に不均質性を持たせた点が Hirose & 321 

Maeda [2013]とは異なる．深さ 0–30 km の − は一定であるが， に不均質性を持322 

たせたため，すべりの挙動を特徴付ける( − ) に不均質性を与えたことになる． 323 

 324 

§5.4. 有効法線応力 のチューニング 325 

有効法線応力は = − と表せる．ここで， は静岩圧， は間隙水圧で326 

ある．岩石密度 を2.8 ×  10  kg/m と仮定すると， = から，深さ 10–30 km327 

における静岩圧は 274–823 MPa となる．ここで， は重力加速度で 9.8 m/s2， は深328 

さである．トラフから沈み込むスラブ地殻の含水鉱物は，温度・圧力条件に従って329 

相転移する際に大量の水を放出することが指摘されている［Hacker et al., 2003］．こ330 

の脱水反応により供給された水の存在は，プレート境界の間隙水圧を上昇させ，そ331 

れは同時に有効法線応力を低下させる．南海トラフ沿いのプレート境界の間隙水圧332 

比 ⁄ は 0.92–0.98 の範囲［Seno, 2009; 岡本・他, 2016; Suenaga et al., 2016］で推333 

定されていることからも，高間隙水圧下にあると考えられている．この間隙水圧比334 

によれば，深さ 10–30 km における は 5–66 MPa の範囲にある．有効法線応力が335 

深さ方向にどのように変化するかわからないため，ここでは 5–66 MPa のほぼ中間の336 

30 MPa 一定を基本値（Figure 4e の黄領域）として採用した．なお，Hirose & Maeda 337 

[2013]では，サンアンドレアス断層で採用された Rice (1992)の高間隙水圧モデルに338 

倣い，100 MPa 一定に設定していた点が異なる． 339 

ただし， が一律 30 MPa では，東海・東南海地震の東端の多様性（再現対象340 

1a），超巨大地震の再来間隔 400–600 年（再現対象 1d），日向灘北部地域の地震ギャ341 

ップ（再現対象 2）を再現できなかったため， （や ）に不均質性を持たせる必342 
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要があった．沈み込む前のフィリピン海プレート上には地形の高まり（海山）があ343 

り，高重力異常（Figure 2e の白矢印）と対応している．東海沖ではトラフから沈み344 

込んだフィリピン海プレート上にも同様の海山の存在が指摘されている［Park et al., 345 

2003; Kodaira et al., 2004］（Figure 2e の太線（深部古銭洲）と囲まれた領域（古銭346 

洲））．室戸岬南東沖に沈み込む海山（土佐碆）［Kodaira et al., 2000］も高重力異常347 

と空間的に対応している（Figure 2e の楕円）．また，海山の存在は不明であるが，348 

四国沖のトラフ軸寄り（Figure 2e の白破線域）や四国沿岸にも土佐碆と同様の高重349 

力異常がある．沈み込む海山によって法線応力の増加が期待され［Scholz & Small, 350 

1997］，局所的に固着が強くなるために海山がバリアやアスペリティとして振る舞351 

うと考えられる［Yang et al., 2012］．一方，海山そのものはアスペリティにならず，352 

その通り道は寧ろ安定的にすべっているという指摘［Tsuru et al. 2002; Mochizuki et 353 

al., 2008］もある．Yokota et al. [2015]は，GNSS/A の観測から，東海沖については354 

古銭洲によって固着が強化し，室戸岬沖については土佐碆によって固着が低下して355 

いる可能性を指摘した．Figure 2d で示されるように，室戸岬南東沖の土佐碆には浅356 

部超低周波地震（VLFE）［Takemura et al., 2019］が重なっており，流体の存在が示357 

唆されることから，海山であっても有効法線応力が高くないのかもしれない．この358 

ように，海山の効果については論争中である．本研究では，これらのことを考慮し359 

て東海沖に，基本値より大きな値（40, 35 MPa）を与えた（Figure 4e の Point 1 と360 

2）．これは再現対象 1a の一部「東海・東南海地震の東端の多様性」を再現すること361 

に繋がる（6.1.1, 6.1.2，S2 節参照）．四国沖の正の重力異常と海山との関係は明確で362 

はないが，四国沿岸領域（1946 年南海地震のすべり域）は巨大地震で毎回破壊して363 

いることから（Figs. 1, 2），短い発生間隔を再現するために は基本値（30 MPa）364 

のままとし，四国はるか沖（Figure 4f の Point 5）の領域は低頻度で破壊するように，365 

の大きさに差をつけて 40MPa を与えた．室戸岬南東沖の土佐碆は前述の議論を366 

考慮して基本値（30 MPa）のままとした．これらの設定は，再現対象 1d「超巨大地367 

震の再来間隔 400–600 年」や再現対象 3 の一部「室戸岬南東沖の低すべり欠損レー368 

ト」の再現に都合が良い．再現対象 2「日向灘北部で地震ギャップ~260 年」（Figure 369 

1）を再現するために，周囲よりも大きな値（60 MPa）を与えた（Figure 4e の Point 370 

6）． 371 

LSSE 域は特に多くの流体の存在が示唆され［Hirose et al., 2008］，周囲よりも高372 
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間隙水圧状態と考えられることから，LSSE 域の は周囲よりも小さいと考えられ373 

る．本研究では実際の LSSE の発生周期（再現対象 4）に合うよう，東西方向の374 

の違いも考慮し，東海 LSSE 域では 5 MPa，その他の LSSE 域では 10 MPa を与えた375 

（Figure 4e）．同時に，LSSE の振幅は でチューニングした． 376 

 377 

§5.5. 特徴的すべり量 のチューニング 378 

特徴的すべり量 は岩石実験では数 μm のオーダーと推定される［例えば，379 

Dieterich, 1979］が，実際の断層系では数 cm–数 m のオーダーと推定されている［例380 

えば，Guatteri et al., 2001; Hirose & Bystricky, 2007］．また， はすべり面の粗さとと381 

もに大きくなることが知られている［例えば，Dieterich, 1979］ため，沈み込んだ海382 

山によってプレート境界の起伏が大きいと考えられるエリアでは大きな が期待さ383 

れる．大きな はバリアとして働く性質がある［例えば，Hirose & Maeda, 2013］． 384 

1944/1946 年 昭 和 東 南 海 ・ 南 海 地 震 時 の す べ り 域 ［Baba & Cummins, 2005］385 

（Figure 2a）は 1854 年安政地震（Figure 2b）や 1707 年宝永地震（Figure 2c）でも386 

破壊したと考えられ，再来間隔が短いことから，昭和東南海・南海地震時のすべり387 

域（Figure 4f の Point 3, 4）には小さめの を与えること［Stuart, 1988］が妥当と考388 

えた．さらに，東南海側が南海側に先行して発生する傾向にある（Figure 1）こと389 

から，潮岬沖を境にして東南海側（Point 3）の を南海側（Point 4）よりも小さく与390 

えた．東西に の差を付けただけでは，再現対象 1c が現れなかったため，潮岬沖に391 

帯状にバリア効果を期待して大きな を与えた．地震探査［Mochizuki et al., 1998］392 

によって潮岬沖に沈み込むフィリピン海スラブ地殻の構造境界が明らかになった．393 

本研究で設定した帯状の大きな L エリアはこの構造境界と関係しているのかもしれ394 

ない．大きな により臨界核サイズℎ∗が十分大きいと − < 0の領域であっても震395 

源核を形成せずに安定すべりとなること［Kato, 2003］から，この設定は同時に安396 

定すべりの効果を生むため，潮岬沖の低すべり欠損レート（再現対象 3, Figure 2d）397 

を 再 現 す る た め に も 都 合 が よ い ． 同 様 に 低 す べ り 欠 損 レ ー ト 域 の 志 摩 半 島 沖398 

（Figure 4f の points 2 と 3 の間），室戸岬南東沖（points 4 と 5 の間），足摺岬沖399 

（points 4 と 6 の間）にも大きな を与えた． ≠ 30 MPa の領域（Figure 4e）のう400 

ち，東端のバリエーション（再現対象 1a），超巨大地震の再来間隔 400–600 年（再401 

現対象 1d），日向灘北部域の地震ギャップ（再現対象 2）を再現するために，Point 1, 402 
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2, 5, 6 には Point 3, 4 よりも大きな を，Points 8–11 には繰り返す LSSE（再現対象 4）403 

を再現するために小さな を設定した．それから，階層アスペリティモデル［Hori et 404 

al., 2009; Hyodo & Hori, 2013］を参考に，小さな の領域を大きな （7.5 m）で囲ん405 

だ．階層アスペリティモデルは，大きな の領域がバリアになったりアスペリティ406 

になったりと多様な破壊様式を示すことが知られており，Hyodo & Hori [2013]は，407 

と破砕エネルギーを関連付けている．日向灘南部（Point 7）のカップリング率は北408 

部に比べて低い［Yamashita et al., 2012］ため， − < 0域でも震源核を形成せずに409 

安定すべりとなるように大きな を与えた． 410 

Yokota & Ishikawa [2020]は，GNSS-A サイトの周辺で継続時間 1 年程度の LSSE の411 

存在を複数発見した．このうち特に紀伊半島沖の東経 134.5～136 度のトラフ軸付近412 

では 2017-2018 年に発生した Mw 6.6 の LSSE 域が分布しており，VLFE との空間的413 

な対応もよい（Figure 2d）．この領域以外にもプレート境界浅部の VLFE 活動域付414 

近の GNSS-A サイトで LSSE が観測されており，トラフ軸付近の固着はその深部に415 

比べて弱いと考えられる．本研究では，浅部 LSSE は再現対象としていないが，ト416 

ラフ軸に沿った大きな L（Figure 4f）は，プレート間の固着を弱める効果をもたら417 

すと考えられる． 418 

 419 

§6. 結果と議論 420 

本節では，試行錯誤的に設定した中で，第 1 節で挙げた観測事実をなるべく多く421 

再現するパラメータ（Figure 4, Table 2）によるシミュレーション結果について示し，422 

議論する．シミュレーションでは最初の数サイクルは初期値に依存するため，それ423 

が十分無視できると思われる経過時間 600 年以降（16 イベント目から）について示424 

す．以下，西暦年との混同を避けるため，シミュレーション内の経過時間について425 

は年の前に S を付ける．S600–S5000 年間に Mw 6–~8.5 の地震性イベントが 106 回発426 

生し，その合間に深部側では LSSE が繰り返し発生した（Figs. S2, S3）．106 個の地427 

震性イベントのうち，Mw ~8 以上の巨大地震・超巨大地震（Figures 6, S3 の赤太線）428 

は 66 個，その他は日向灘（Z 域の細赤線）の Mw ~7.5 地震の 31 個，LSSE 域（E, Z429 

域の緑線）の Mw 6 クラス地震 9 個であった． 430 

 431 
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§6.1. 地震 432 

§6.1.1. 代表的なすべり分布の分類 433 

Figure 5 は，シミュレーションで得られた巨大地震・超巨大地震の代表的なすべ434 

り分布のスナップショットである．破壊様式によって以下の 6 つに分類した．代表435 

的なタイプのどれにも分類できない破壊パターン（66 個中 9 個）もあることに注意436 

されたい（Figure S2）． 437 

1. 昭和タイプ：潮岬沖を破壊開始点とし，領域 C–D を破壊する Mw 7.9–8.1 の地震438 

と，その後 3 年以内に，領域 A–B の深部側を破壊する Mw 8.0–8.1 の地震との組439 

み合わせ 440 

2. 安政タイプ：領域 C–F を破壊する Mw 8.3–8.4 の地震と，その後 0.1 年以内に，441 

領域 A–B を破壊する Mw 8.3–8.4 の地震との組み合わせ 442 

3. 宝永タイプ：領域 A–E を破壊する Mw 8.4–8.6 の地震と，ほぼ同時（0.03 年以内）443 

に領域 Z を破壊する Mw ~7.5 の地震との組み合わせ 444 

4. 準昭和タイプ：昭和タイプと同様であるが，領域 A の浅部まで破壊 445 

5. 準宝永タイプ：宝永タイプと同様であるが，領域 A–E の破壊に時間差 0.03–1 年446 

を持つ 447 

6. 東南海単独タイプ：領域 C–D を破壊した Mw 8 クラスの地震後に数十年以上領域448 

B 以西で Mw 8 クラスの地震が発生しない 449 

以下は我々の定義に関するいくつかの考えである．史実では，安政東海地震と安450 

政南海地震の時間差は 32 時間であるが，0.1 年差まで許容した．第 1 節で触れたよ451 

うに，本研究の再現対象 1e は，津波データに基づく Baba & Cummins [2005]の結果452 

であり，1946 年昭和南海地震の主なすべり域は沿岸域に推定されている．一方，地453 

震波と測地データをジョイントした解析によれば，大すべり域が沖合に分布し，規454 

模は Mw 8.4 という指摘［Murotani et al., 2015］もある．そのため，南海地震につい455 

ては，沖合も含めて破壊された Mw 8.4 以下のものを準昭和タイプと呼ぶこととした．456 

1707 年宝永地震の破壊域の東端が領域 F に達していない可能性［松浦, 2012］につ457 

いては第 2 節で述べた通りであるが，東端の分解能は低いと考えられるため，宝永458 

タイプの条件に領域 E が未破壊であるケースを含めてもよいかもしれない．宝永タ459 

イプは東海・東南海と南海の時間差がほぼない［今井・他, 2011］ため，時間差を持460 

つものは宝永タイプの条件には当てはまらないが，時間差の条件を 1 年未満と緩め，461 
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破壊域が領域 Z–D または Z–E であり，規模が Mw 8.5 以上であることを満たすもの462 

を準宝永タイプと呼ぶこととした． 463 

Figure 6 はシミュレーションによる地震発生履歴の一部（S2000–S3400 年）を示464 

し，全期間（S600–S5000 年）については Figures S2, S3 に示す．紀伊半島の東側と465 

西側のイベントはペアで発生する傾向にあったが，ペア地震の破壊域の組み合わせ466 

はバリエーションに富んでいる（再現対象 1a）上に，破壊の広がりが同じでも最大467 

すべり量や規模が異なるケース（例えば，Figure S2 のイベント 23–24 と 32–33）も468 

あった． 469 

 470 

§6.1.2. 巨大地震 471 

本モデルでは，昭和タイプの地震は 6 回発生しており，破壊開始点の位置や津波472 

データから推定された 1944 年昭和東南海・1946 年南海地震のすべりの広がり473 

［Baba & Cummins, 2005］を概ね再現できた（再現対象 1e）（Figure 5 の昭和タイプ474 

と Figure 2a を比較）．準昭和タイプの地震は 8 回発生している．安政タイプの地震475 

は 6 回発生しており，1854 年安政東海・南海地震のすべりの広がり［相田, 1981a, b］476 

を概ね再現できた（Figure 5 の安政タイプと Figure 2b を比較）．宝永タイプの地震477 

は 2 回発生しており，1707 年宝永地震のすべりの広がり［Furumura et al., 2011; 松478 

浦, 2012; 小林・他, 2018］を概ね再現できた（Figure 5 の宝永タイプと Figure 2c を479 

比較）．準宝永タイプは 3 回発生した． 480 

史実の宝永地震－安政地震－昭和地震の発生順やすべり分布に近いシーケンスは，481 

準宝永タイプを考慮すれば，イベント 95–103（S4572–S4799 年）である（Figures 482 

S2, S3 参照）．この場合の巨大地震の発生間隔は 137 年と 86 年で史実の~150 年と 90483 

年に概ね整合する（再現対象 1b）．東海・東南海と南海地震の時間差については，484 

イベント 102–103 の昭和タイプは 2.6 年で史実の 2 年と同程度である（再現対象 1c）．485 

イベント 99–100 の安政タイプは 0.1 年で史実の 32 時間に比べると 1 桁異なるが，安486 

政タイプの時間差が昭和タイプより短い傾向は定性的には合っている（再現対象487 

1c）．しかし，イベント 95–96 の準宝永タイプの時間差は 0.7 年で，安政タイプより488 

長くなっている． 489 

巨大地震 66 個のうち紀伊半島の東側と西側で分かれつつ両方を 4.5 年以内に破壊490 

する巨大ペア地震は 31 ペアあり，そのうち 28 ペアは東海・東南海側が先行，残り491 
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3 ペアは南海側が先行した（イベント 12, 13 ペア（S1148），40, 41 ペア（S2252），492 

44, 45 ペア（S2410），Figure S2 参照）．一方，時間差を持たず紀伊半島の東側と西493 

側両方を一度に破壊するケースは 3 回（イベント 10（S1010）, 15（S1297）, 48494 

（S2548），Figure S2 参照）あり，破壊開始点はいずれも南海側（領域 B）で，そこ495 

から破壊がバイラテラルに進み，規模は Mw 8.5–8.6 であった．これらのほかに，領496 

域 C–D 単独イベント（イベント 39（S2169），Figure S2 参照）が 1 回だけ S2169 年497 

に発生し，規模は Mw 8.1 であった．この単独イベントは，ペア地震が疑問視されて498 

いる 1498 年明応東海地震と類似のイベントと見做せるかもしれない． 499 

地震調査委員会 [2013]は，時間予測モデル（Time predictable モデル）［Shimazaki 500 

& Nakata, 1980］を用いて南海トラフ巨大地震の発生ポテンシャルを評価している．501 

Hashimoto [2022]は，地震調査委員会 [2013]による南海トラフ沿い巨大地震の長期評502 

価と関連資料について再検討し，Time-predictable モデルの採用に関する問題点（例503 

えば，地震時の隆起量の測定誤差の無視や，仮定された隆起速度と測地学的・地形504 

学的証拠の不一致）を発見した．そして，次の地震の発生確率を算出するためには505 

Time-predictable モデルではなく，再来間隔の単純平均を採用することを推奨してい506 

る．Hori et al. [2012]は，小パッチ 2 個からなるシンプルな階層アスペリティモデル507 

で time-predictable model 的な振る舞いを示したが，その振る舞いが必ずしも一般的508 

とは限らないとも指摘している．Figure 7 に，Figure 4e,f の Points 1–5 における累積509 

すべり量の時間変化を示す．先に破壊しやすい東南海アスペリティ（Point 3 を含む510 

エリア）は，Time-predictable モデルとも Slip-predictable モデルともいえない．この511 

ことから，アスペリティ内外の応力状態の局所的な違いによって発生間隔が変化す512 

る可能性があると考えられる．一方，隣接アスペリティの破壊の影響を受けてすべ513 

る傾向にあるアスペリティ（Points 1, 2, 4, 5）は Slip-predictable モデルが優勢といえ514 

る（Point 1 はモデルの甲乙がつけられないが）．これらのことから，次の巨大地震515 

の発生確率について議論する際には，Time-predictable モデルに固執することなく評516 

価することが重要であろう． 517 

 518 

§6.1.3. 超巨大地震 519 

宝永地震は南海トラフでは最大級の地震と考えられている．シミュレーション上520 

の最大級（Mw 8.5 以上，Figures 6, S3 の赤マスク）の超巨大地震は 8 回発生し521 
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（Figure S2 のイベント 2, 10, 15, 26, 36, 48, 88, 96），その発生間隔は 287–1654 年と522 

ばらつきは大きいが，平均は 560 年で，地質調査から推測された 400–600 年［前杢, 523 

1988; 宍倉・他, 2008; 岡村・松岡, 2012］と同程度であった（再現対象 1d）．すべり524 

欠損レートが小さい室戸岬南東沖の海山やトラフ軸付近で安定すべりとなるように525 

大きな L を与えたが，そのような領域でも最大級の地震の際には大きくすべった． 526 

トラフ軸付近ですべり量が 5 m に達するイベント（Figure 5, Figure 6 の青線）に527 

ついてみると，東海・東南海側については，領域 F を破壊するイベントの半数でト528 

ラフ軸付近も大すべりとなった．南海側については，大きな 域（Figure 4e の529 

Point 5）が破壊することが前提であるが，室戸岬南東沖の海山（土佐碆）付近も破530 

壊した時に，大すべりがトラフ軸付近でも生じやすい（例えば，Figure S2 のイベン531 

ト 85, 88, 90 を比較．イベント 85 は領域破壊せず，88 は両域を破壊，90 は Point 5532 

を破壊するが土佐碆を破壊せず）． 533 

我々の結果は，深部の固着域の役割についての洞察も提供する．Okamura & 534 

Shishikura [2020]は，前弧ウェッジの地殻変動に関する地質学的データに基づいて，535 

1854 年安政東海地震では赤石山脈（東海地方）下の深さ 20 km の深部固着が破壊さ536 

れ，1944 年昭和東南海地震・1946 年昭和南海地震では破壊しなかったと主張した．537 

これに関連して，本研究では，東海地域の Points 1, 2 を含む領域（Figure 4e, f）に538 

大きめの とℎ∗を持つバリア的なアスペリティを設定することにより 1707 年，539 

1854 年，1944 年地震の東端の多様性を再現した．彼らはまた，1707 年宝永地震の540 

ような再来間隔 400 年～600 年の超巨大地震が紀伊山地（紀伊半島）直下の深さ 20–541 

30 km のプレート境界面における固着によって制御されるシナリオを提案した．一542 

方，本シミュレーションでは，四国沖の Point 5 を含む領域にバリア的なアスペリテ543 

ィを設定することにより再来間隔 400 年～600 年の超巨大地震を再現した．紀伊山544 

地（紀伊半島）直下に強固着域を設定することは今後の課題としたい． 545 

 546 

§6.1.4. 東海・東南海地震と南海地震の時間差 547 

南海トラフ沿いの地震観測・評価に基づく防災対応検討ワーキンググループ 548 

[2017]は，南海トラフで想定される典型的な異常現象として 4 つのケースを示した．549 

その中の一つのケースとして，Mw 8 クラスの東海・東南海地震が起きた後に，割れ550 

残った南海地震が起きるようなケース（東西の順序が逆の場合も含む）を取り上げ551 
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た．同報告は全世界で 1900 年以降に発生した Mw 8.0 以上の地震 96 事例を調査し，552 

3 日以内に 10 事例で隣接領域において同程度の地震が発生することを確かめた．さ553 

らに，時間差の頻度分布が大森・宇津式［Utsu, 1961］で近似できることも示した． 554 

一方，本モデルでは，ペア地震 34 個（時間差あり 31 回，時間差なし 3 回）で，555 

片方が割れ残った後に 3 年以内に残りのイベントが起こる割合は 97% (= 30/31)であ556 

った．本モデルでは，地震ペア間の時間差は数日，0.1, 0.4, 0.7. 2.6 年にピークを持557 

っており（Figure S3 の Time lag 参照），その頻度分布は大森・宇津式［Utsu, 1961］558 

とは異なる．この点に関して，本モデルは大森・宇津式との乖離があるかもしれな559 

いが，この地域固有の時間差を持つ可能性も残っている．事例自体が少ないが，過560 

去に南海トラフ沿いで発生したペア地震の時間差は数日と数年にピークを持つ561 

（Figure 1, Table 1，1096 年 12 月 17 日–1099 年 2 月 22 日，1361 年 8 月 1 日–3 日，562 

1854 年 12 月 23 日–翌 24 日，1944 年 12 月 7 日–1946 年 12 月 21 日）． 563 

 564 

§6.1.5. 日向灘地震 565 

日向灘では Mw 7.4–7.6 のイベントが発生し，その発生間隔は 81–292 年（Figures 566 

6, S3）で，史実の~260 年（Figure 1）はその範囲内である（再現対象 2）．Figure S1567 

の Point 6 で示すように，日向灘北部のアスペリティ域では非地震性すべりが時折生568 

じることで応力を解放していると考えられる． 569 

Hyodo et al. [2016]は，日向灘北部地震の発生タイミングによっては，巨大地震が570 

トリガーされる可能性があることを示した．彼らが設定した南海地震と日向灘北部571 

地震のアスペリティ領域の距離は本モデルよりも近い（彼らの南海アスペリティの572 

西端は足摺岬（CA）に掛かるが，本モデルでは掛からない（Figure 4f））ため，日573 

向灘北部地震の影響を南海地震のアスペリティが受けやすいことによると思われる．574 

試行錯誤的にモデルを作成する際に，両アスペリティ（Figure 4f の Points 4 と 6 を575 

含む領域）の距離を近付けたところ，南海地震の発生に伴い日向灘北部のアスペリ576 

ティも破壊する宝永タイプの地震が発生しやすくなり，巨大地震の史実と異なる結577 

果となった（ここに示してはいない）．史実を再現するために両アスペリティ間の距578 

離を調整した結果，Figure 4f で示す程度は間隔を空ける必要があった．そしてその579 

結果，日向灘北部アスペリティを破壊開始点とする巨大地震は発生しなかった．580 

Hyodo et al. [2016]のモデルでは 1498 年明応南海地震が明応日向灘地震にトリガーさ581 
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れた可能性を示唆したが，明応南海地震も明応日向灘地震も存在が疑問視されてい582 

る［石橋, 1998; 原田・他, 2017］．本研究の結果からは，日向灘北部地震は南海トラ583 

フ地震をトリガーしづらいといえる．ただし，再来間隔が~260 年という地震ギャッ584 

プは地震史料の抜けによる見掛け上のものである可能性もある（6.2 節参照）． 585 

 586 

§6.1.6. LSSE 域で発生する Mw ∼6 地震 587 

領域 E や Z の深部延長部の LSSE 域で Mw 6 クラスの地震性すべりが稀に現れた588 

（Figure S2 のイベント 17, 21, 28, 42, 43, 46, 50, 63, 98，Figures 6, S3 の緑線）．古文589 

書から推定された地震も含めた長期間の地震カタログ（–1884 年［宇佐美, 2003］，590 

1885–1922 年［宇津, 1982］，1923 年–［気象庁, 2017］）によれば，東海地方及び豊591 

後水道 LSSE 域付近で 1600–2015 年に発生した M 6 クラスの地震は，過去に 7 回発592 

生している（Figure 8）．これらの地震のうち，1884 年以前のイベントは古文書から593 

推定した震度分布によるため，震源決定精度は低いと思われる．そのため，Figure 594 

8 に示すイベントが LSSE 域の深さで発生したかどうかは確認ができないが，LSSE595 

域で Mw 6 クラスの地震が発生した可能性は否定できない． 596 

豊後水道については，LSSE 域の Mw ~6 地震やすべりの加速が日向灘地震 Mw ~7.5597 

を時々誘発した．例えば（Figure S2），豊後水道 LSSE 域での Mw 6 クラス地震は598 

4400 年間に 7 回（イベント 17, 28, 43, 46, 50, 63, 98）しか現れず，そのうち 4 ペア599 

（イベント 17-18, 28-29, 46-47, 50-51）については，Mw ~6 地震と Mw ~7.5 地震の時600 

間差は 0.04 年以内である．また，Mw ~7.5 の日向灘地震は 4400 年間に 31 回発生し601 

ており，そのうち，5 回（イベント 22, 54, 66, 77, 94）は，豊後水道 LSSE 域が（星602 

で示された）破壊開始点となっている．東海については，（最大傾斜方向の）up-dip603 

の地震発生層付近に（1944 年昭和東南海地震時に破壊伝播を抑制するバリアとして604 

働いた可能性が推察される）沈み込む海嶺として大きめの （5.4 節）と L（5.5 節）605 

を設定したこと（Figure 4 の Point 1, 2）により，LSSE 域の加速的すべりに対して606 

もバリアとして振る舞い，LSSE 域内のみでの Mw 6 クラス地震（イベント 21, 42）607 

の発生に留まった． 608 

本モデルでは，Mw 8 地震の破壊開始点は潮岬沖になりやすい（補遺 S1 節の609 

Figures S2, S3 参照）．これはスラブ形状の効果［高山・他, 2008］に加えて，潮岬沖610 

に大きな L を設定することによって，1944 年昭和東南海・1946 年昭和南海地震の破611 



Hirose, F., Maeda, K., Fujita, K., and Kobayashi, A. Simulation of great earthquakes along the 
Nankai Trough. Earth Planets Space 74, 131 (2022). https://doi.org/10.1186/s40623-022-01689-
0の簡易和訳版 

 22

壊開始点（S2.1 節）や低すべり欠損レート分布（S2.4 節）を再現したことによる．612 

東海及び豊後水道 LSSE 域は Mw 8 地震の破壊開始点から距離があるため，両 LSSE613 

域の Mw ~6 地震が Mw 8 地震を誘発するケースが現れなかったのだろう． 614 

 615 

§6.2. すべり欠損レート分布 616 

近年，海域の観測網が充実してきたことにより，海域におけるすべり欠損レート617 

の不均一な分布が明らかになってきた［Yokota et al., 2016; Nishimura et al., 2018］．618 

ここでは，1854 年安政東南海・南海地震，1944 年昭和東南海地震，1946 年昭和南619 

海地震，1968 年日向灘地震という史実に比較的近い発生順やすべり分布を示すシー620 

ケ ン ス （S4338–S4491 年 ） に 注 目 し ， す べ り 欠 損 レ ー ト に つ い て 本 モ デ ル と621 

Nishimura et al. [2018]による推定結果（Fig. 2d）とを比較する．Nishimura et al. 622 

[2018]は，2005–2009 年の陸上 GNSS データと 2004–2016 年の海底 GNSS-A データ623 

に対してブロック断層モデル（ブロック間の剛体運動とブロック間（プレート間）624 

のすべり欠損による弾性変形の重ね合わせで表現する）を適用し，すべり欠損レー625 

トを推定した．昭和南海地震から既に 70 年以上が経過している．Figure 9 は，626 

S4428 年の昭和南海地震タイプ（イベント 93）を起点として，その後 70, 100, 130 年627 

時点でのすべり欠損レート分布を示したものである．すべり欠損レートは，各セル628 

で設定したプレート収束速度（Figure 4c）とすべり速度の差である．日向灘北部で629 

は起点から 63 年後の S4491 年に M7.5 の地震が発生しているため，その震源域では630 

再固着により 70 年時点ではすべり欠損レートが高いが，震源域周辺は余効すべりに631 

よって一時的に足摺岬沖のすべり欠損レートが低くなる（Figure 9a）．その後，震632 

源域では固着の剥がれとともにすべり欠損レートが下がり，その周辺では固着の回633 

復とともにすべり欠損レートがやや上昇する（Figure 9b, c）．ただし，本モデルの634 

昭和南海地震タイプと日向灘北部を破壊する地震の時間差は史実の 22 年よりも長い635 

63 年であることに注意されたい．すべり欠損レートの不均一な分布の全体的なパタ636 

ーンは 3 つの時期で共通しており，時間の経過とともに，すべり欠損レートが全体637 

的に小さくなる様子がみてとれる．本モデルのすべり欠損レートは観測よりも全体638 

的に大きめであり（大きめのすべり欠損レートは深さ 10 km 以浅へ拡がっている），639 

どのタイミングが現在の観測に最も近いかを判断できるほどの違いはない． 640 

本モデルでは，昭和タイプ（Figure S2 で示す赤枠イベント）が発生した後に発生641 
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する地震は 2 パターンあり，その破壊域は領域 A–D（準昭和タイプ）または Z–D642 

（準宝永タイプ）であった．この場合，どちらのパターンでも東南海地震は Mw 8.0643 

程度，南海地震は Mw 8.3 以上で，時間差は約半年である．Figure 10 に昭和タイプ644 

地震（イベント番号 92, 93）後の準宝永タイプの大地震（イベント番号 95–97）前後645 

のすべり欠損レート分布とすべり速度分布を示す．東南海地震（イベント番号 95）646 

前のすべり欠損レートは，全体的には若干下がる程度であるが，破壊開始点近傍で647 

は大きく変化している（潮岬沖では東南海地震の約 20 年間で 3 cm/y→ほぼゼロ648 

（Figure 10b, d））．東南海地震後は東南海地域と紀伊水道 LSSE 域の固着が回復しつ649 

つある一方，南海地震（イベント番号 96）の破壊開始点近傍では固着の剥がれが650 

up-dip に進展し，震源核を形成する（Figure 10g–l）．準昭和タイプの大地震（例え651 

ば，イベント番号 78, 79）前後のプレート間の固着状況も同様である．現在の潮岬652 

沖におけるすべり欠損レートはほぼゼロと推定されている［Nishimura et al., 2018］653 

（Figure 2d）．東南海セグメントの高すべり欠損レート域の広がりは，シミュレー654 

ション結果（Figure 10f）よりも観測（Figure 2d）の方が小さいにも関わらず，現655 

時点では地震に至っていない．このことから，実際の震源核形成サイズは本モデル656 

の約 27 km（Table 2 の point 3）よりも大きいことが示唆される． 657 

Nishimura et al. [2018]は豊後水道に大すべり欠損レート域を推定しているが，推658 

定に用いられたデータには Mw 7 クラスの豊後水道 LSSE が含まれておらず，長期的659 

に見ればこの地域のすべり欠損レートはより小さくなる可能性がある．本モデルで660 

は，日向灘北部（Figure 4e の Point 6）に~260 年間の地震ギャップを再現するため661 

に大きな を与えたが，そのためにすべり欠損レートは観測よりも大きくなった．662 

この地域については，モデルと観測の差異が大きいため，地震ギャップは地震史料663 

の抜けによる見掛け上のものである可能性が示唆される． 664 

ここで，本研究で比較対象とした Nishimura et al. [2018]と同時期に報告された南665 

海トラフ沿いのプレート境界面のすべり欠損レートを推定した研究［Noda et al., 666 

2018; Kimura et al., 2019］について触れておく．両論文とも走向方向のすべり欠損レ667 

ートの大局的な不均質性は Nishimura et al. [2018]と類似している．Kimura et al. 668 

[2019]も Nishimura et al. [2018]と同様にブロック運動モデルを用いて，陸上 GNSS・669 

海底 GNSS/A データからすべり欠損レートを推定した．このとき，名大が管理する670 

駿河湾，熊野盆地，トラフ軸付近の海底 GNSS/A 観測データ 5 点を追加した．推定671 



Hirose, F., Maeda, K., Fujita, K., and Kobayashi, A. Simulation of great earthquakes along the 
Nankai Trough. Earth Planets Space 74, 131 (2022). https://doi.org/10.1186/s40623-022-01689-
0の簡易和訳版 

 24

値の空間的な不確実性を一律にするために，観測点密度を考慮して海域の空間分解672 

能を下げたサブフォールトを設定した．解析の結果，空間分解能は下がったが，ト673 

ラフ軸付近のすべり欠損も推定できるようになった．足摺岬南方沖，紀伊水道南方674 

沖，志摩半島南方沖で大きなすべり欠損レートが推定されている．しかしながら，675 

その領域ではプレート間固着が弱いと考えられる浅部 LSSE［Yokota & Ishikawa, 676 

2020］や浅部 VLFE［Takemura et al., 2019］が分布しているという矛盾点がある．677 

Noda et al. [2018]は，粘弾性応答を考慮したインバージョン解析を行い，陸上678 

GNSS・海底 GNSS/A データからすべり欠損レートを推定した．その結果，すべり欠679 

損レートのピークが全体的に Nishimura et al. [2018]よりもトラフ軸方向へ移動した．680 

Nishimura et al. [2018]や Kimura et al. [2019]が用いたプレート形状モデルは本研究と681 

同一であるが，Noda et al. [2019]が用いたプレート形状モデルは主にフィリピン海ス682 

ラブ内の地震活動に基づいて推定された CAMP モデル［Hashimoto et al., 2004］で683 

ある．プレート形状モデルの違いがすべり欠損レートの推定結果に一定の影響を与684 

えると指摘されていること［Watanabe et al., 2018］から，本研究のシミュレーショ685 

ン結果との比較対象としては Nishimura et al. [2018]が適していると考えられる． 686 

本モデルでは，低すべり欠損レートを再現するために大きな を与え，一定の効687 

果があることは確認できた．しかし実際の観測では，室戸岬南東沖のすべり欠損レ688 

ートはもっと小さい．それを再現するためには，その領域の を局所的に下げて689 

( − ) をゼロに近づけるか，( − )を正にするべきかもしれない．そこでは流690 

体の存在が示唆される浅部 VLFE が発生している［Takemura et al. 2019］（Figure 2d）691 

ため， を周囲より下げてもよさそうである．Hori [2006]や Kodaira et al. [2006]は，692 

応力解放を示唆する横ずれ断層系によってフィリピン海スラブ地殻が非常に破砕さ693 

れた領域ではプレート間が非固着しているとして，潮岬沖に楔状の − > 0を与え694 

た．同様に非固着を示唆する横ずれ断層系が他の低すべり欠損レート域でもみつか695 

れば， − > 0を与える方がよいのかもしれない． 696 

 697 

§6.3. LSSE 698 

Figure 11 は，LSSE 域におけるすべり速度の変化であり，飽和していない低速度699 

の揺らぎは LSSE を表す．東海 LSSE 域（Figure 4e の Point 8）では LSSE は地震間700 

の後半に現れた．紀伊水道 LSSE 域（Point 9）では S2169 年に東南海地域を破壊し701 
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た単独イベント（イベント 39）後にのみ LSSE が現れ，その他の期間の値は極めて702 

小さい．四国西部 LSSE 域（Point 10）では日向灘北部の Mw ~7.5 地震または豊後水703 

道 LSSE 域の Mw ~6 地震に伴い LSSE が励起される傾向にある（Figure 11 の青・緑704 

線を参照）．GNSS による観測［Kobayashi, 2017; Takagi et al., 2019］では，豊後水道705 

LSSE の 1 年以内に四国西部で LSSE が発生した事例が報告されている．本研究の結706 

果は，（観測では LSSE，モデルでは地震という違いはあるが）四国西部 LSSE が周707 

囲の応力擾乱に影響を受けやすい場であることを再現できていると考えられる．豊708 

後水道 LSSE 域（Point 11）はほぼ定常的に発生しているが，地震間に LSSE が全く709 

発生しないケースもあった． 710 

東海と豊後水道 LSSE については，（最大傾斜方向の）up-dip 側の地震発生層が破711 

壊（Figure 11 中の R）された後は LSSE が出現しない傾向にあった．これは東海712 

LSSE について Hirose & Maeda [2013]が示したように，up-dip の未破壊域によって生713 

じる応力不均一が，その深部 LSSE の発生要因となっていると考えられる．実際，714 

1944 年東南海地震では東海 LSSE の up-dip の東海セグメントが未破壊であるし，715 

1946 年南海地震では破壊の西端が足摺岬付近であるため，豊後水道 LSSE の up-dip716 

は未破壊である． 717 

Figure 12 は，Figure 11 で灰マスクした各 100 年間を拡大したものである．東海718 

LSSE（Point 8）の発生周期は 11.3–11.8 年でほとんど変化がないが，振幅は S1484719 

年の LSSE 域での Mw 6 クラス地震（イベント 21）発生まで時間とともに大きくなる720 

傾向にあった．紀伊水道 LSSE（Point 9）の発生周期は 8.8–14.4 年で周期と振幅にバ721 

リエーションがあった．イベント 40 は南海アスペリティの下端で全体的に固着の剥722 

がれが加速し（Figure 12b の青線），プレスリップが浅部に進展してトラフ軸付近か723 

ら破壊が開始した（震央については Figure S2 を参照）．イベント 40 の数年前の724 

LSSE の振幅の加速は，そのアスペリティ下端の全体的な固着の剥がれに起因してい725 

るだけであって，イベント 40 を直接トリガーしたわけではなさそうである．四国西726 

部 LSSE（Point 10）の発生周期は 2.9–7.7 年で周期と振幅は時間とともに長く・小さ727 

くなる傾向にあった．豊後水道 LSSE（Point 11）については，S4711 年の日向灘北728 

部の地震前後で LSSE の様子が異なった．日向灘北部の地震前は周期（6.0–6.1 年）729 

で振幅のバリエーションは小さい．一方，日向灘北部の地震直後の LSSE の振幅は730 

大きく，時間とともに振幅は減少してプレート収束速度よりも小さくなった．また，731 



Hirose, F., Maeda, K., Fujita, K., and Kobayashi, A. Simulation of great earthquakes along the 
Nankai Trough. Earth Planets Space 74, 131 (2022). https://doi.org/10.1186/s40623-022-01689-
0の簡易和訳版 

 26

発生周期は最初短く，時間とともに長くなった． 732 

GNSS よりも観測期間の長い水準測量や潮位による解析でも 1980 年より前の豊後733 

水道 LSSE の同定はできていない［Kobayashi & Yamamoto, 2011］ため，1968 年日734 

向灘地震前に四国西部 LSSE が発生していなかったかどうかや，1968 年日向灘地震735 

前後で豊後水道 LSSE に変化があったかどうかについては確認できない．東海，四736 

国西部，豊後水道の LSSE の周期に関しては観測［Ozawa, 2017］と概ね整合してい737 

る．なお，いずれの LSSE もその後の巨大地震の破壊開始点からは離れており，738 

LSSE が直接的に大地震をトリガーしてはいない． 739 

東海地方（Point 8）の震源核形成サイズℎ∗は残り 3 エリア（Point 9–11）のそれら740 

よりも少し小さい（Table 2）．震源核形成サイズに対するアスペリティサイズの比741 

率が大きいため，不安定すべりになりやすい［Kato, 2003］．これにより，東海742 

LSSE のすべり速度の振幅が徐々に大きくなる傾向を示したり，場合によって地震性743 

すべりが生じたりしたのかもしれない（Figure 12a）．一般的に，再来間隔は主に摩744 

擦パラメータ( − ) とプレート収束速度によって規定される［例えば，Stuart, 745 

1988; Hirose & Maeda, 2013］． プ レ ー ト 収 束 速 度 は 西 に 比 べ て 東 の 方 が 遅 い746 

［Nishimura et al., 2018］（Figure 4c）ため，摩擦パラメータが同じであれば再来間747 

隔は東の方が長くなる．同じ摩擦パラメータを持つ紀伊水道（Point 9），四国西部748 

（Point 10），豊後水道（Point 11）について比較すると（Figure 12），再来間隔は東749 

方にある紀伊水道でやや長めであることが確認できる．なお，震源核形成サイズは750 

矩形アスペリティのアスペクト比によっても変わり，断層長 に対する断層幅 の割751 

合 = ⁄ が大きいと震源核形成サイズは小さくなる［Kato, 2003］．LSSE パッチの752 

形状が単純な矩形パッチではないため定性的な考察であるが，同じパラメータを持753 

つ LSSE パッチでは，豊後水道よりは紀伊水道の方が不安定すべりになりやすいは754 

ずである．しかしながら，地震性すべりが生じたのは豊後水道の方である．上述の755 

通り，いずれの LSSE も基本的にはプレート収束速度で安定すべりに落ち着く傾向756 

にあり，周囲の応力不均一や応力擾乱によって LSSE が励起することから，LSSE パ757 

ッチの震源核形成サイズの違いだけが LSSE の特徴を規定するのではないのだろう．758 

これら諸々の違いが各エリアにおける振幅や再来間隔の変化パターンの違いとして759 

現れていると考えられる． 760 

Figure 13 は，Figure 12 の各パネルの丸印で示す LSSE のすべり分布である．各761 
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LSSE は各代表点（Point 8–11）においてプレート収束速度を超えた期間で評価した．762 

LSSE の規模は Figure 4e, f で小 と小 を与えた領域内でのすべりから算出した．763 

紀伊水道と四国西部の LSSE の規模は観測値［Ozawa, 2017 の Figure 6］と同程度で764 

ある．一方，東海と豊後水道 LSSE の規模は観測値よりやや過小である．先行研究765 

［Hirose & Maeda, 2013］ に よ れ ば ，LSSE の 規 模 を 大 き く す る に は ， 大 き な766 

( − ) を与えるか，小さな を与えればよい．しかし，( − ) を大きくする767 

と LSSE の周期が長くなってしまい観測と合わないため，不適である．一方， を小768 

さくすると振幅は大きくなるが，セルサイズに起因する計算上の不安定性の影響が769 

現れてくる（5.2 節参照）．本モデルの解像度ではこれ以上 を小さくすることは好ま770 

しくない．解像度を上げると計算コストが膨大になるため，東海と豊後水道 LSSE771 

の規模の再現については今後の課題としたい．なお，プレート沈み込みに伴う定常772 

変動を除去しない解析［Ochi & Kato, 2013］によると，2000–2005 年の東海 LSSE 域773 

の規模は Mw 6.6 程度とされ，本研究の値に近い．本研究の LSSE の規模は単に期間774 

中のすべり量から推定しており，比較対象としては定常変動を除去しない解析の方775 

が適切である．しかし，豊後水道 LSSE についての定常変動を除去しない解析776 

［Ochi, 2015］では，定常変動を除去した解析と同じ規模とされている．LSSE の継777 

続期間（Figure 13）は，いずれの地域も 1–2 年程度であり，豊後水道以外は観測値778 

（Figure 3）よりも短めである． 779 

Figure 14 は，各 LSSE 域の代表点(9–11)におけるすべり速度とせん断応力の関係780 

を示したものである．東海 LSSE 域（Figure 14a）については，up-dip が未破壊の場781 

合（イベント 19 後．図はイベント 19 直前からを示す）は，せん断応力は速度急落782 

中もほぼ一定のままで，一度しっかり固着する．その後，周囲からの応力蓄積を解783 

放するために LSSE が時折発生する（図中の渦巻き）．一方，up-dip を破壊した地震784 

（イベント 13）後の LSSE 域では，せん断応力が速度の低下とともに上昇し，速度785 

はプレート収束速度付近で停滞し，安定すべりとなって安定的に応力が解放され，786 

LSSE が現れない． 787 

紀伊水道（Figure 14b）については，東南海単独地震（イベント 39）後の挙動は788 

東海 LSSE 域で LSSE が発生するケースと類似している．up-dip に隣接する未破壊の789 

南海アスペリティ（point 4 を含むエリア）の固着の影響を受けて，一度しっかり固790 

着し，その後 LSSE によって応力を時折解放する．一方，東南海と南海が連動破壊791 
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したケースでは，東南海地震（イベント 52）後は up-dip 未破壊のケースと同様にせ792 

ん断応力がほぼ一定のまま速度が一気に低下して一度しっかり固着する．しかし，793 

LSSE が出現する前に，南海地震（イベント 53）が発生し，その後の速度はプレー794 

ト収束速度付近で停滞し，安定すべりとなって安定的に応力が解放され，LSSE が現795 

れない． 796 

四国西部（Figure 14c）については，南海地震（イベント 53）後はプレート収束797 

速度付近で停滞し，安定すべりとなるサイクルにある（Figs. 11, 12）．基本的に南海798 

地震の度に up-dip 側の南海アスペリティ（point 4 を含むエリア）が破壊されること799 

に起因すると考えられる（Fig. 11c のすべり速度の飽和（> 25 cm/y）は，全て南海800 

アスペリティの破壊のタイミングと同じ）．ただし，日向灘の Mw ~7.5 地震（イベン801 

ト 54, Fig. 12c）や豊後 LSSE 域の Mw ~6 地震（Fig. 11c の橙破線）による応力擾乱802 

によって LSSE が出現する．時間の経過とともに振幅は落ちる傾向にある． 803 

豊後水道（Figure 14d）についても，東海 LSSE 域と同様に up-dip が未破壊の場804 

合（イベント 103 後）に LSSE が時折発生し，up-dip を破壊した地震（イベント 96, 805 

97）後では LSSE が現れない．LSSE 域で発生した Mw ~6 地震（イベント 98）後806 

（Figure 14d の緑線）は，up-dip が未破壊の場合（赤線）と同様の挙動をする．つ807 

まり，東海 LSSE 域のように up-dip の未破壊の効果（Figure 14a）と，四国西部808 

LSSE 域のように中規模地震による応力擾乱の効果（Figure 14c）の複合により，809 

LSSE の発生ポテンシャルが高い（Figure 11）と考えられる．他の LSSE 域に比べて810 

LSSE の活動度が高い点は観測（Figure 3）と整合する．以上のことから，本シミュ811 

レーションによれば，LSSE は周辺の応力不均一や応力擾乱に依存しており，条件付812 

き不安定の場（a – b < 0 で，パッチサイズが h*程度のエリア）で一度しっかり固着813 

することが重要と考えられる． 814 

本モデル上では，紀伊水道 LSSE（Point 9）は S2169 年の東南海地震が単独発生し815 

た場合にのみ現れる稀な現象であり，東海や豊後水道 LSSE のように up-dip に隣接816 

した南海アスペリティの未破壊によって応力不均一が生じた場合である．しかしな817 

がら，直近の 1946 年南海地震では紀伊水道 LSSE の up-dip も地震性すべりが推定さ818 

れている［Baba & Cummins, 2005; Murotani et al., 2015］（Figure 2a）にも関わらず，819 

少なくとも 1996 年以降現在も紀伊水道 LSSE は発生している［例えば，Kobayashi, 820 

2014, 2017; Ozawa, 2017］．そのため，本モデルはこの LSSE を再現できていない．821 
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この理由について現時点では不明であるが，1946 年南海地震時にアスペリティの未822 

破壊と同等な未知の応力不均一分布を生じていた可能性がひとつ考えられる． 823 

フィリピン海スラブの形状は起伏に富んでいる．Mitsui & Hirahara [2006]は，傾824 

斜角の走向方向の違いが LSSE の要因と指摘しているが，その後，プレート形状や825 

LSSE の知見が増えたことにより，（Fig.4e, f の等深線からわかるように）四国西部826 

や豊後水道のように形状に変化がなくても LSSE は発生している［Ozawa, 2017］．827 

このことから，傾斜角の走向方向の違いは LSSE の必要条件ではないだろう． 828 

スラブの形状と流体の関係に注目した解析として，Morishige & van Keken [2017]829 

は，3 次元流体モデルを用いて，スラブから脱水した流体がスラブ形状に依存して830 

局在化することを示し，紀伊水道に流体が集まりづらいことを示した．地震波トモ831 

グラフィ解析からも，紀伊水道 LSSE 域は東海や豊後水道 LSSE 域よりも流体の存在832 

が弱い［Hirose et al., 2008 の Figure 6 の断面 10 参照］．本研究では，紀伊水道，四833 

国西部，豊後水道 LSSE 域に同じ有効法線応力 を与えたが，紀伊水道にはより大834 

きな を与えるべきかもしれない．ただし， は LSSE の再来間隔を規定する835 

［Hirose & Maeda, 2013］ため，観測値（Figure 3）を説明できる範囲は限られてい836 

ると考えられる． 837 

LSSE 域の深さはほぼ一定であるが，トラフ軸方向に満遍なく発生しているのでは838 

なく点在しているため，トラフ軸方向に( − ) が大きく変化していると考えら839 

れる．摩擦パラメータ や は深さに依存し［Blanpied et al., 1998］，同じ深さであれ840 

ばトラフ軸方向の( − )の変化は小さいため，本研究のように に不均一性を持841 

たせることは妥当であろう．一方，摩擦パラメータ − は有効法線応力［Sawai et 842 

al., 2016］やすべり速度［Boulton et al., 2019］にも依存するという指摘もある．こ843 

の場合，同じ深さであっても流体の存在次第でトラフ軸方向に だけでなく( −844 

)も変わり得る．より現実的なモデルを作成するためには，このことを考慮したパ845 

ラメータ設定が求められるだろう． 846 

 847 

§6.4. 今後の課題 848 

非平面断層は法線応力変化を引き起こし，静的・動的ローディング下で断層強度849 

を変え得る［例えば，Dieterich & Smith, 2009］．また，Linker & Dieterich [1992]は，850 

法線応力変化に対して異なる状態発展則を持つ速度・状態依存摩擦則について記述851 
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している．本研究では，プレート境界の 3 次元形状を考慮して三角形セルを配置し852 

たが，以下の理由により法線応力の時間変化を考慮しなかった．高山・他 [2008]は，853 

本研究と同じ 3 次元プレート形状について，せん断すべりによる法線方向のすべり854 

応答関数値が，せん断方向のすべり応答関数値に比べて 1–3 桁小さいことを示した．855 

すなわち，せん断すべりによる法線応力の時間変化はせん断応力の時間変化に比べ856 

て相対的に小さい．また仮に，法線応力の時間変化を導入した場合，計算コストが857 

倍増してしまい，我々のようなトライ＆エラーによるパラメータチューニングに対858 

しては現実的ではない．これらを踏まえ，法線応力の時間変化の影響の導入を見送859 

った．なお，3 次元形状を導入した南海トラフ沿いの地震発生シミュレーションに860 

関する先行研究［Hyodo & Hori, 2013; Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; 861 

Hyodo et al., 2016］においても有効法線応力の時間変化は考慮されていない．法線862 

応力の時間変化を導入するモデルの構築は今後の課題である． 863 

本研究で用いた準動的（QD）シミュレーションは，放射減衰項（式(1)の右辺第 2864 

項）の効果により，地震波の放出に伴う応力変化を近似する．一方，完全動的（FD）865 

シミュレーション［例えば，Lapusta et al., 2000; Kaneko et al., 2010］には，地震波866 

の伝播に伴う応力変化が完全に組み込まれている．FD は計算コストが非常に高い867 

［Thomas et al., 2014］ため，南海トラフ全域の 3 次元モデルに適用するのは現実的868 

ではないと考えられる．QD と FD は，地震時のすべり速度，破壊伝播速度，および869 

速度強化領域における破壊停止の度合いなどが定量的には異なるが，定性的には類870 

似のすべりパターンを生成することが報告されている［Thomas et al., 2014］．871 

Lapusta & Liu [2009]は，式(1)の地震波放射の補正値 = 4に設定した QD は FD との872 

類似性が高いことを示した．ただし，細かく見ると，地震時のすべり速度，破壊伝873 

播速度，すべり量は異なるし，QD の破壊パターンは FD に比べると単調化するよう874 

である．本研究では，一般的な = 1［例えば，Hori, 2006; Hyodo & Hori, 2013; 875 

Hirose & Maeda, 2013; Nakata et al., 2014; Hyodo et al., 2016］を用いた． でリスケー876 

ルすると， = 1と = 4の地震時の挙動はよく一致すること［Lapusta & Liu, 2009］877 

から，本研究で仮に = 4を設定したとしても破壊パターンは定性的には大きく変わ878 

らないと予想される．なお，東北沖について， = 3に設定した QD シミュレーショ879 

ンを行った例［Nakata et al., 2016］もある． 880 

地震性すべり時（高速すべり時）では，速度・状態依存摩擦則の予測よりも摩擦881 
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がかなり低いという証拠が増えつつある［例えば，Di Toro et al., 2004; Rice, 2006］．882 

摩擦構成則にこの地震時弱化メカニズムを導入した場合，FD と QD では挙動が大き883 

く変わり，FD よりも QD の破壊パターンは複雑になる［Thomas et al., 2014］．速度884 

強化域に 2 つの速度弱化域を埋め込んだ単純な 2 次元モデルの場合，FD では 2 つの885 

速度弱化域を一度に破壊する地震が繰り返されるのに対して，QD ではどちらかの886 

速度弱化域の一部を破壊する小地震が頻発し，稀に全域を破壊する大地震が発生す887 

る．このことを考慮すると，仮に本研究（QD）に地震時弱化を組み込んだ場合，888 

Figure 4f で設定した Point 1–3 領域や Point 4–5 領域に同一のパラメータを与えたと889 

しても複雑な破壊パターン（Figure 1）を再現できるのかもしれない．一方，FD に890 

地震時弱化を組み込んだモデルでは破壊パターンが非常に単純化するため，複雑な891 

破壊パターンを再現するためには，本研究で設定したパラメータ分布よりも複雑に892 

しなければならないと考えられる．今後の課題である． 893 

本研究では，地震調査委員会 [2013]のまとめに基づき，先行研究［Furumura et al., 894 

2011; 松浦, 2012］を考慮した破壊域（Figure 1）を再現対象としたが，異なる解釈895 

をしている報告もある．瀬野 [2012]は，南海トラフ沿いの巨大地震の性質を地震，896 

津波，地殻変動の 3 つに基づいて分類し，安政地震タイプと宝永地震タイプの 2 つ897 

が繰り返し発生しているという簡単なモデルを提案した．瀬野の安政地震タイプは，898 

Figure 1 の領域 C が破壊せず，領域 A–B と D–F が破壊するイベントで，発生間隔は899 

356–412 年である．一方，瀬野の宝永地震タイプは，Figure 1 の領域 E–F が破壊せ900 

ず，領域 A–D が破壊するイベントで，発生間隔は 237–474 年である．彼はこの再来901 

間隔を勘案し，今後 200 年は南海トラフ沿い巨大地震が発生しないと予測している．902 

瀬野の宝永地震タイプは，我々の昭和・準昭和地震タイプに相当し，本モデル上で903 

は何度も現れた．一方，領域 C が破壊せずに領域 A–B と D–F が破壊する瀬野の安政904 

地震タイプは，再現を目指さなかったこともあり現れなかった．仮に再現しようと905 

すると，瀬野 [2012]も言及しているように，有効法線応力に時間変化を与える必要906 

があるかもしれない． 907 

本モデルでは，S3000 年以降にリミットサイクルのような発生パターンを示した908 

（Figure S3）．イベント番号 88 と 96 の南海地震を除けば，東海・東南海地震の東端909 

のバリエーションがやや乏しくなり，準昭和タイプ，安政タイプ，昭和タイプの系910 

列が基本的に繰り返されている．これが南海トラフ沿いの基本的な場であるかもし911 
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れない．そして，本モデルに取り込んでいない現象による擾乱を加味することで，912 

より複雑な現象が出現する可能性はある．日向灘を除けば，南海トラフ沿いのプレ913 

ート境界における普段の地震活動は非常に低調であるため，本研究では Mw 8 クラス914 

に相当するアスペリティを設定した．2016 年 4 月 1 日に潮岬沖で発生した M 6.5915 

（Mw 5.8）の地震はプレート境界で発生した可能性が高く，1944 年昭和東南海地震916 

の破壊開始点に近いため，Mw 6 クラスのアスペリティの挙動も含めて今後シミュレ917 

ーションをする必要があろう．また，1891 年に内陸で発生した濃尾地震（Mw 8.0）918 

が東海地震の発生を少なくとも 20 年遅らせる影響を持つという試算［Pollitz & 919 

Sacks, 1995］がある．これら周辺の大小様々な地震による応力擾乱を取り込むこと920 

［例えば，Kuroki et al., 2004］によって，リミットサイクルの挙動から現実をより921 

再現するモデルに近づくと考えられる． 922 

5.1 節で述べたように，南海トラフ軸の水深は 4～5 km であるが，Figure 4b の青923 

線で示したトラフ軸に近い浅いプレート形状と平坦な自由表面モデルを使用した．924 

これは赤線で示した実際のプレート形状を改変したものである．この問題に関連し925 

て ， 地 球 の 表 面 地 形 の 影 響 を 組 み 込 ん だ モ デ ル が 提 案 さ れ て い る ［Ohtani & 926 

Hirahara, 2015］が，浅部の計算誤差は大きくなりやすい．浅部に安定すべりの性質927 

を持つ − > 0を設定すれば，モデル全体のすべりの振る舞いに与える誤差の影響928 

は小さいかもしれない［Ohtani & Hirahara, 2015］．しかし，潮岬沖のトラフ軸付近929 

では，地震性すべりが生じた可能性が指摘されているため［Sakaguchi et al., 2011］，930 

本研究のようにトラフ軸まで − < 0を与える必要があり，この場合の誤差の影響931 

は小さくないだろう．誤差を小さくするためには非常に小さなセルサイズが要求さ932 

れるが，計算コストが膨大になるため，我々のようなトライ＆エラーによるパラメ933 

ータチューニングに対しては現実的ではないとして採用しなかった． 934 

解析領域の東端にあたる東海地域の東経 138 度より東，北緯 35 度より北の領域に935 

沈み込んでいるフィリピン海プレート形状が本研究で用いた形状よりも浅いという936 

指摘がある［Matsubara et al., 2021］．プレート形状の違いがシミュレーション結果937 

に影響を与えることは知られている［例えば，高山・他, 2008］が，解析領域の中938 

でこの地域のプレート収束速度が最も小さい（Figure 4c）ため，この地域のプレー939 

ト形状の違いが結果に与える影響は小さいと考えられる． 940 

本モデルでは，摩擦パラメータ や − の値は地震発生層内で一定とし，有効法941 
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線応力や特徴的すべり量 を空間的に不均一に与えることで，地震性すべりから942 

LSSE まで多様な活動様式をある程度再現した．本文には設定した中でベストモデル943 

についての結果を示したが，他にも多くのパラメータについての結果が存在する944 

（S2 節参照）．例えば，東海沖の Point 2 の については，ベストモデルとして示し945 

た 0.22 m を 0.25 m（震源核形成サイズは 62.9 km から 71.4 km）に変更すると，東946 

海・東南海側の東端の破壊のバリエーションが乏しくなり，地震の発生様式が変わ947 

った．また，例えば，紀伊水道や四国西部の LSSE 域のパラメータを周囲と同じに948 

しただけでも地震の発生様式が変わった．そのため，（今回再現対象から外した九州949 

の LSSE を含めて）LSSE の正確な再現は巨大地震の正確なモデル化には必要不可欠950 

であるし，LSSE のモニタリング技術の高度化も並行して進める必要がある． 951 

本論文ではプレート境界面上での様々な現象の再現に焦点をあてた．一方，測地952 

学的観測点は基本的に陸上にあり，プレート境界面の固着状態の変化を実際に陸上953 

観測点で捉えられ得るのかの検証が必要である．今世紀中の発生が懸念される南海954 

トラフ沿い巨大地震の予測に資するためには，これら陸上の地殻変動の再現も含め955 

た包括的なモデルを構築することが必要不可欠であろう． 956 

近年漸く海域のデータが得られるようになってきたものの，陸上観測網に比べる957 

とまだまだ粗い．南海トラフ沿いの海底に設置された地震・津波観測監視システム958 

（DONET）［Kaneda et al., 2015; Kawaguchi et al., 2015］に加えて地殻変動監視のた959 

めのリアルタイム海底監視システムが高密度で広域に展開されることを切望する．960 

観測点密度の上昇により，プレート間固着に関する解像度がアップし，モデルの精961 

度向上に繋がるだろう． 962 

 963 

§7. まとめ 964 

本研究では，南海トラフ沿いのプレート境界で発生している諸現象を数値シミュ965 

レーションで再現することを目指し，パラメータ調整を通じて各現象や観測事実に966 

影響を及ぼすパラメータの特質を明らかにした． 967 

再現対象とした現象を概ね説明し得るベストモデルでは，巨大地震の発生様式の968 

時空間的多様性を示した．特に直近 3 回でみられる東端のバリエーションや発生間969 

隔は概ね再現できた．昭和東南海・南海地震の時間差や宝永地震のような特に巨大970 

な地震の再来間隔については，史実と同程度である．比較的観測データが豊富な昭971 
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和東南海・南海地震のすべり域についても概ね整合している．すべり欠損レートは972 

観測よりも大きめであるが，不均一な空間分布の大まかなパターンは再現できた．973 

日向灘北部の地震の再来間隔が~260 年と成り得る可能性も示した．その結果，日向974 

灘北部地震が南海地震をトリガーするケースは現れなかった．ただし，日向灘北部975 

のすべり欠損レート分布をより再現するためには，有効法線応力を下げる必要があ976 

る．その場合，日向灘北部の地震の再来間隔は短くなることから，地震ギャップは977 

史料の抜けによる見掛け上の可能性も示唆される．東海，紀伊水道，四国西部，豊978 

後水道のプレート境界深部で繰り返す LSSE は概ね再現できた．いずれの LSSE も基979 

本的にはプレート収束速度で安定すべりに落ち着く傾向にあり，周囲の応力不均一980 

や応力擾乱によって LSSE が励起された． 981 

東南海地域だけを破壊するイベントも発生したが，ほとんどの場合ペア地震（3982 

年以内，同時を含む）として発生し，その破壊域の組み合わせはバリエーションに983 

富んでいる上に，破壊域が同じでも最大すべり量や規模が異なるケースもあった．984 

本モデルでは，昭和タイプが発生した後に発生する地震は 2 パターンあり，その破985 

壊域は領域 A–D または Z–D であった．この場合，どちらのパターンでも東南海地震986 

は Mw 8.0 程度，南海地震は Mw 8.3 以上で，時間差は約半年である． 987 

先 に 破 壊 し や す い 東 南 海 ア ス ペ リ テ ィ （Point 3 を 含 む エ リ ア ） は ，Time-988 

predictable モデルとも Slip-predictable モデルともいえない．一方，隣接したアスペ989 

リティの破壊の影響を受けてすべる傾向にあるアスペリティ（Points 2, 4, 5）は Slip-990 

predictable モデルが優勢といえる．このことは，次の巨大地震の発生ポテンシャル991 

を評価する上で重要なポイントの 1 つである． 992 

ただし，地震発生シミュレーションはパラメータや摩擦構成則に大きく依存する993 

ため，それら次第で異なる結果になり得ることも忘れてはいけない．モデルの精度994 

向上のためには，Mw 6 クラスの地震のアスペリティや短期的 SSE の発生様式をも取995 

り入れたり周辺地震による応力擾乱を考慮したりすることは勿論，海域で発生する996 

現象や固着状況の詳細な把握も必要である． 997 
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Figure Captions 1422 

Figure 1. 南海トラフ沿い巨大地震履歴．（上段）本研究の対象エリア（Fig. 2f の青1423 

矩形）と破壊セグメント．大きな星は 1944 年東南海地震（領域 C）と 1946 年1424 

南海地震（領域 B）の震央．領域 Z の星は 1968 年日向灘地震の震央．九州南部1425 

沖の星は 1662 年日向灘地震の震央で対象外．略記：BC は豊後水道，CA は足摺1426 

岬，CM は室戸岬，SS は宍喰，KC は紀伊水道，CS は潮岬，SP は志摩半島，LH1427 

は浜名湖，OZ は御前崎，SB は駿河湾．（下段）歴史地震の年表．データは地1428 

震調査委員会 [2013]による．太赤線は表の右側に名前を冠する巨大地震，細赤1429 

線は日向灘地震．橙破線は probable，黄破線は possible な破壊イベント．紫実線1430 

は津波地震・遠地地震．紫点線は先行研究によって存在が指摘されている．立1431 

体の数字は発生年，括弧付きの斜体の数字は連続する地震の発生間隔．鉛直線1432 

は破壊境界．1605 年慶長地震以前（灰マスク）の記録は不十分かもしれない．1433 

表の右側で赤背景に白字のイベントは，最大クラスの超巨大地震［前杢, 1988; 1434 

宍倉・他, 2008; 岡村・松岡, 2012］． 1435 

 1436 

Figure 2. 歴史地震のすべり，すべり欠損レート，重力異常の空間分布．(a) 赤域は1437 

1944 年昭和東南海地震，緑域は 1946 年昭和南海地震のすべり量 1 m 以上の領域1438 

［Baba & Cummins, 2005］．紫点線で囲まれた領域は Murotani et al. [2015]が推1439 

定した 1946 年南海地震のすべり量 3 m 以上の領域．青域は 1968 年日向灘地震1440 

のすべり量 0.6 m 以上の領域［八木・他, 1998］．星は各地震の震央（色が対応）．1441 

(b) 紫域は 1854 年安政東海地震，茶域は 1854 年安政南海地震のすべり域で，平1442 

均すべり量は東から 4, 4, 4.6, 6.3 m［相田, 1981a, b］．青枠域は LSSE で，（右か1443 

ら左へ）東海地方における 2001–2007 年間のすべり量 20 cm コンター［Ozawa 1444 

et al., 2016］，紀伊水道における 2014 年 1 月–2017 年 1 月間の 4 cm コンター1445 

［Kobayashi, 2017］，四国西部における 2004 年 10 月–2005 年 10 月間の 6 cm コ1446 

ンター［Takagi et al., 2016］，豊後水道における 2003 年間の 20 cm コンター［国1447 

土地理院, 2015］．(c) 1707 年宝永地震の震源域で平均すべり量は東から 5.6, 7.0, 1448 

5.6, 9.2, 9.2 m［Furumura et al., 2011］． た だ し ， 東 端 の す べ り は 疑 わ し い1449 

［Matsu’ura 2012; Kobayashi et al. 2018］．灰破線は沈み込むフィリピン海プレー1450 

ト上面の深さコンター（10 km 間隔）［Hirose et al., 2008］．(d) すべり欠損レー1451 
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ト分布（色付き）と大陸プレートに対するフィリピン海プレートの運動方向1452 

（矢印）［Nishimura et al., 2018］．青矩形は 2017–2018 年 LSSE［Yokota & 1453 

Ishikawa, 2020］．緑点は浅部 VLFE［Takemura et al., 2019］．紫線で囲まれた領1454 

域は想定震源域で，（右から左へ）東海地震［中央防災会議, 2001］，東南海・南1455 

海地震［地震調査委員会, 2001］．(e) フリーエア重力異常．太黒線は沈み込む海1456 

山や海嶺［深部古銭洲：Kodaira et al., 2004; 古銭洲：Kodaira et al., 2004, Park et 1457 

al., 2003; 土佐碆：Kodaira et al., 2000; 九州・パラオ海嶺：Yamamoto et al., 2013］． 1458 

白矢印は重力異常から確認できる沈み込む前の海嶺の位置．(f) 研究対象領域1459 

（赤枠）．青枠は Fig. 1 の上段に対応． 1460 

 1461 

Figure 3. 南海トラフ沿いの LSSE（Mw 付き）の年表．紀伊水道の 2000–2002 年の紀1462 

伊水道 LSSE［Kobayashi, 2017］以外は Ozawa [2017]による. 1463 

 1464 

Figure 4. パラメータ設定．(a) 13604 個の三角形セルからなる 3 次元プレート境界．1465 

鉛直方向に拡大．灰破線は沈み込むフィリピン海プレート上面の深さコンター1466 

（10 km 間隔）［Hirose et al., 2008］．(b) 図(d)の緑線に沿う断面図．青線は本モ1467 

デルで使用したプレート境界，赤線は実際のプレート境界．(c) プレート収束速1468 

度，(d) 摩擦パラメータ( − )，(e) 有効法線応力，(f) 特徴的すべり量（カラー1469 

スケールが線形でないことに注意）のマップビュー．図(d)–(f)はベストモデル1470 

のパラメータ設定．図(c)の赤矢印は本研究で用いた平均的なプレート収束方向． 1471 

図(e, f)の番号は参照点．その他のシンボルは Fig. 2 と同様． 1472 

 1473 

Figure 5. 巨大地震時のすべり分布の 6 分類．星は破壊開始点．各図の左上の数値は1474 

イベント番号（全 106 個については Fig. S2 参照）．右下の数値はシミュレーシ1475 

ョン内の経過時間（S600–S5000 年），Mw，最大すべり量．枠の色はイベントタ1476 

イプに対応． 1477 

 1478 

Figure 6. S2000–S3400 年に発生した地震の発生時間とすべり域．星は破壊開始点．1479 

青線はトラフ軸付近で 5 m 以上のすべりを示す．領域 Z の赤線は Mw ~7.5 の日1480 

向灘地震，領域 E と Z の緑線は Mw 6 クラス地震を示す．括弧内の斜体数値は連1481 
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続する地震の発生間隔．年表の右側には，南海と東海・東南海地震の規模，そ1482 

の右肩に Figs. 5, S2 に対応したイベント番号を示す．超巨大地震は赤背景に白1483 

字．角括弧内の数値は東海・東南海地震と南海地震の時間差（年）：時間差[0.0]1484 

の右肩 b, c, d はそれぞれ 2 日, 1 日, 2 週間．矢印は巨大地震の発生順（白矢印は1485 

南海が先行）．右端に示す地震タイプについては本文参照．それらの色は Fig. 51486 

に対応するが，ハテナマークは Fig. 5 の 6 タイプに分類できない破壊パターン． 1487 

 1488 

Figure 7. Fig. 4f の Point 1–5 における累積すべり量の時間変化（太線）．括弧内の数1489 

値は Fig. 6, S2 のイベント番号．上側と下側の細線はそれぞれ slip-predictable モ1490 

デルと time-predictable モデル． 1491 

 1492 

Figure 8. 1600–2015 年に発生した東海地方（★）と豊後水道（☆）における M 6 ク1493 

ラス地震の震央分布図と M-T 図．D は深さ． 1494 

 1495 

Figure 9. S4428 年南海地震（イベント番号 93）の(a) ~70, (b) 100, and (c) 130 年後の1496 

すべり欠損レート分布．黒実線と黒波線はそれぞれ観測されたすべり欠損レー1497 

ト分布で 3.0 cm/s と 2.4 cm/y コンター（標準誤差 2.0 cm/y 未満）［Nishimura et 1498 

al. 2018］．右下の数値はシミュレーション開始からの経過時間，前の地震から1499 

の経過時間，次の地震までの時間． 1500 

 1501 

Figure 10. 昭和タイプの地震（イベント番号 92, 93）の次の準宝永タイプの大地震1502 

（イベント番号 95–97）前後の（左）すべり速度分布,（右）すべり欠損レート1503 

分布のスナップショット．速度はプレート収束速度で規格化されている．イベ1504 

ント 95 の(a, b) 約 20 年前，(c, d) 約 1 年前，(e, f) 破壊開始時，(g, h) 直後，(i, j) 1505 

約 270 日後．(k, l) イベント 96 の開始時．(e, f)の星は東南海地震（イベント 95）1506 

の震央．(k, l)の星は南海地震（イベント 96）の震央．その他のンボルは Figure 1507 

2 を参照のこと． 1508 

 1509 

Figure 11. Fig. 4e, f の Points 8–11 におけるすべり速度の時系列．(a) 東海地方, (b) 紀1510 

伊水道, (c) 四国西部, (d) 豊後水道．飽和していない低速度の揺らぎが LSSE を1511 
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表す．飽和（> 25 cm/y）したすべり速度は，周辺の Mw 8 巨大地震や Mw ~7.5 日1512 

向灘地震によって誘発された地震性すべりを表しており，自発的な地震性すべ1513 

りは東海・豊後水道 LSSE 域での Mw 6 クラス地震 9 個しかない（Fig. S2）．水1514 

平破線は各点におけるプレート収束速度．図(a)と(d)のレベル R（rupture の意）1515 

は，LSSE 域の up-dip の地震発生層における巨大地震を示す．図(c)と(d)の間の1516 

青線と橙破線は，それぞれ領域 Z の Mw ~7.5 日向灘地震と豊後水道 LSSE 域の1517 

Mw 6 クラス地震を示す．灰期間は Fig. 12 に示す． 1518 

 1519 

Figure 12. Fig. 11 の灰期間に対応した 100 年間のすべり速度の時系列．(a) 東海地方, 1520 

(b) 紀伊水道, (c) 四国西部, (d) 豊後水道．赤線は地震(EQ)を示し，括弧内にイベ1521 

ント番号を付記．丸は Fig. 13 で示すイベントに対応．図(b)の青線は，Fig. 13b1522 

の点 X におけるすべり速度の時系列． 1523 

 1524 

Figure 13. Fig. 12 の丸に対応した LSSE 時のすべり分布．黒線は LSSE 域の端を示1525 

す．その他のシンボルについては Fig. 2 を参照． 1526 

 1527 

Figure 14. すべり速度とせん断応力の関係．(a) 東海地方, (b) 紀伊水道, (c) 四国西部, 1528 

(d) 豊後水道．各線は左上のシミュレーション期間に対応し，括弧内の数値は対1529 

応する地震のイベント番号（Fig. S2 参照）． 1530 

 1531 

 1532 

Table Captions 1533 

Table 1. 南海トラフ沿い巨大歴史地震の発生日と規模(Mu, 宇津マグニチュード; Mt, 1534 

津波マグニチュード)［地震調査委員会, 2013］と我々が再現対象とした規模1535 

(Mtarget)． 1536 

 1537 

Table 2. Fig. 4e, f の Points 1–12 におけるベストモデルのパラメータ． 1538 

 1539 

  1540 
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補遺 1541 

S1 節では，本ベストモデル内で 4400 年間に発生した全地震の履歴を示している．1542 

S2 節では，ベストモデルを得るためのパラメータチューニングについて詳しく述べ1543 

ている（S2.1 節は破壊開始点の再現，S2.2 節は東海・東南海地震と南海地震の発生1544 

順と時間差，S2.3 節は東端のバリエーション，昭和東南海・南海地震，日向灘地震，1545 

S2.4 節はすべり欠損レート分布を再現するためのパラメータチューニング）． 1546 

 1547 

§S1. シミュレーション地震の発生履歴 1548 

 Figure S1 は，Figure 4e, f の Point 1–7, 12 のプレート境界面におけるすべり速度と1549 

積算変位量の時系列である．駿河湾（Point 1）では，400–600 年周期で地震性イベ1550 

ントが発生した．その西隣の Point 2 では，Point 1 に比べると地震性イベントの発生1551 

頻度は高く，100–150 年間隔と 200–400 年間隔のイベントが概ね交互に現れた．東1552 

南海側（Point 3）と南海側（Point 4）はさらに発生頻度が高く，100–200 年間隔で1553 

同時または東南海側が数年先に現れた．ただし，S2169 年のイベント（Figure S1 の1554 

Point 3 の丸印）は東南海側で単独で発生した．四国沖浅部（Point 5）の発生頻度は1555 

低く，100–300 年に 1 回のペースで地震性イベントが生じた．日向灘北部（Point 6）1556 

は Point 3 や 4 と同程度の頻度・タイミングで発生するが，Point 3 や 4 に先行するこ1557 

とも後続することもあった．ここでは，地震間の後半に非地震性すべりが発生して1558 

いることがみてとれる．日向灘南部（Point 7）は， − < 0域であるが大きな を1559 

与えたためほぼ安定すべりとなった．深部域（Point 12）は − > 0域であり，地震1560 

発生層の地震による余効すべりが僅かにみられる程度でほぼ安定すべりとなった． 1561 

Figure S2 は全 106 個の地震時のすべり分布のスナップショット，Figure S3 は発1562 

生したイベントの時空間分布である．紀伊半島より東側については，領域 C–D や C–1563 

E，C–F を破壊する Mw 7.9–8.4 イベントが現れ，破壊域の東端が浜名湖付近（昭和タ1564 

イプ），御前崎付近（宝永タイプ），駿河湾奥（安政タイプ）に対応している．破壊1565 

開始点（星印）は領域 C に限定され，南西端の浅部側となることが多いが，プレー1566 

ト境界深部となることもあった．紀伊半島より西側については，領域 A–B の深部側1567 

（昭和タイプ）や A–B 全体（安政タイプ，準昭和タイプ），さらに Z もほぼ同時に1568 

破壊（宝永タイプ）する Mw 8.1–8.6 イベントが現れた．破壊開始点は領域 B に限定1569 

され，1946 年昭和南海地震のように南東端となることが多いが，プレート領域深部1570 
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となることもあった． 1571 

 1572 

§S2. パラメータチューニング 1573 

本研究のベストモデルは Figure 4 及び Table 2 に示した通りであるが，それに至1574 

るまでにパラメータ値を変更したり，アスペリティの位置や大きさを調整したりし1575 

た．Table S1 は Figure 4e,f の代表点 1–12 におけるパラメータの範囲である．本節1576 

ではパラメータチューニングの過程について補足する． 1577 

 1578 

§S2.1. 破壊開始点の再現 1579 

まず， を解析領域全体で 30 MPa に固定し（5.4 節参照），特徴的すべり量 の1580 

値をチューニングした．このとき，小さな の領域を大きな で囲む階層アスペリテ1581 

ィモデル［Hori et al., 2009; Hyodo & Hori, 2013］を参考にした．階層アスペリティ1582 

モデルは，大きな の領域がバリアになったりアスペリティになったりと多様な破1583 

壊様式を示すことが知られている．周囲を取り巻く大きな については，日本海溝1584 

沿いについても地震発生シミュレーションモデルの構築を進めている［藤田・他, 1585 

2018］が，そのモデルで，アスペリティ以外の背景領域に L = 7.5 m を与えた場合1586 

に，2011 年東北地方太平洋沖地震の余効すべりの再現性が高いことを参考にした． 1587 

大きな に囲まれた東海地方から日向灘北部までの深さ 5–20 km（地震発生層）に1588 

まず一律の （0.05, 0.06, 0.08, 0.10, 0.12, 0.14 m を試みた）を与えた（Figure S4a, 1589 

Table S2 の Cases 1-1–1-6）．しかし地震発生層全域で が均一な分布では小さめの1590 

を与えても，全域を破壊する Mw 8.5–8.6 の巨大地震が周期的に発生するのみで，再1591 

現対象 1a, 1b を再現することはできなかった．Figure S4a の破壊開始点や Table S21592 

の情報は 10 イベント目の情報である．破壊開始点は， が比較的小さい（0.05–0.06 1593 

m）と足摺岬沖， が比較的大きい（0.08–0.14 m）と潮岬沖だった．本モデル領域の1594 

プレート収束速度は西に行くほど速くなる（Figure 4c）．そのため，固着の剥がれ1595 

は基本的に西側から進行しやすい場にあると言える．一方，（プレート傾斜角が急な）1596 

地震発生層幅の狭い潮岬沖も深部と浅部の安定すべりによる応力集中が大きくなり1597 

やすい地域である（例えば，高山・他 [2008]）． の大小は震源核形成サイズ h*の大1598 

小を支配する．h*が小さいうちはプレート収束速度の速い足摺岬沖（領域西側）で1599 

破壊が発生しやすい（Figure S5）．h*が大きくなると震源核の成長に時間がかかる1600 
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ため，応力集中しやすい潮岬で破壊が発生しやすくなる（Figure S6）と考えられる．1601 

が大きいほど，発生周期 が長い（Table S2）．これは震源核形成サイズℎ∗が に比1602 

例して大きくなるためであろう．実際の 1944 年昭和東南海・1946 年昭和南海地震1603 

の破壊開始点は潮岬沖であることから，仮に再現対象 1c（東海・東南海と南海地震1604 

の時間差）を再現対象から外し，潮岬沖を破壊開始点として破壊がバイラテラルに1605 

進展するような第一次近似モデル［例えば，Hirose & Maeda, 2013］でよいとするな1606 

らば， は 0.08 m 以上を基本として考えればよいであろう． 1607 

 1608 

§S2.2. 東海・東南海地震と南海地震の発生順と時間差 1609 

東海・東南海地震と南海地震に時間差がある場合，史実では，東海・東南海側が1610 

南海側に先行して発生する傾向にある（Figure 1）．( − ) が同じ場合は が小1611 

さいほど発生周期が短くなること［Stuart, 1988］を考慮し，再現対象 1c の東海・東1612 

南海地震と南海地震の時間差を生じさせるために，潮岬沖を境にして東海・東南海1613 

側の を南海側よりも小さく与えた．東海・東南海側の は 0.05 m に固定し，南海側1614 

の を 0.1, 0.2, 0.4, 0.6, 0.8 m と変えた（Figure S4b, Table S3 の Cases 2-1–2-5）．そ1615 

の結果，破壊開始点が解析領域の東端となったり潮岬沖となったりしたが，いずれ1616 

の場合も時間差は生じなかった．また， が 0.4 m の時は東海・東南海 3 回に対して1617 

南海 1 回の割合で地震が起き，さらに が 0.6 m 以上では南海側で地震が発生しなく1618 

なった．南海側で地震が発生しなくなった理由は，震源核形成サイズがアスペリテ1619 

ィサイズを超えたためであろう．南海トラフ沿い巨大地震として設定したアスペリ1620 

ティは，その幅に対する長さの比が大きく，震源核形成サイズが大きくなる傾向に1621 

ある［Kato, 2003］．Figure S4b の破壊開始点や Table S3 の情報は 10–11 イベント目1622 

の情報である． 1623 

東西に の差を付けただけでは，再現対象 1c が現れなかったため，次に，潮岬沖1624 

に帯状（スリット）に大きな を与えた（Figure S4c, d, Table S4）．大きな はバリ1625 

アとして働く性質があり［例えば，Hirose & Maeda, 2013］，東西の破壊に時間差を1626 

生じ得ると期待されたためである．地震発生層の の値は東西で統一し（0.08, 0.10, 1627 

0.12 m），潮岬沖の に 1.0, 3.0, 7.5 m を与えた．さらにその際に境界の幅を 15 km と1628 

25 km の 2 ケースとし，全部で 18 通り（= 3 × 3 × 2）のケースを試した．その結果，1629 

潮岬沖に大きな を置けば，東海・東南海と南海で時間差（再現対象 1c）が生じる1630 
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ことがわかった．Figure S4c, d の破壊開始点については，全く同じ発生様式のサイ1631 

クルが繰り返すケースでは 10 番目のペア地震の情報を抽出したが，異なる周期を持1632 

つペア地震が交互に現れるケースでは 11 番目のペア地震の破壊開始点も追加し，1633 

Table S4 の ΔT に時間幅を示した．スリット幅が大きい and/or 地震発生層の が小さ1634 

いほど東西の時間差が大きくなった． 1635 

スリットの が 1.0 m だと東海・東南海側から破壊しやすく，一方，スリットの1636 

が 3.0 m または 7.5 m だと南海側から発生しやすい．スリットの L が小さく東海・東1637 

南海側から破壊が開始するケース（例えば，Table S4 の Case 3-16）では，バリア効1638 

果が小さいことにより，後行の南海地震の余効すべりが，先行して固着しつつある1639 

東海・東南海アスペリティの一部を浸食する（Figure S7a, b）．その結果，そのフロ1640 

ントでは周囲よりも応力が高い状態が保たれ（Figure S7c–f），次のサイクルでも東1641 

海・東南海アスペリティから破壊しやすくなると考えられる．一度この状態になる1642 

と，東海・東南海側が先行するイベントが繰り返される．おそらくシミュレーショ1643 

ンの初期段階で南海地震が先行していれば，同様の理屈で逆に南海地震が先行する1644 

イベントが繰り返されていたと考えられるが，タッチの差で東海・東南海地震が先1645 

行したことにより，このような結果となった． 1646 

一方，スリットの L が大きく南海側から破壊が開始するケース（例えば，Table 1647 

S4 の Case 3-13）では，東海・東南海，南海両アスペリティも同じように応力集中が1648 

進み，タッチの差で南海アスペリティが先に破壊する（Figure S8a–d）．スリットの1649 

バリア効果が大きいことにより，余効すべりの隣（東海・東南海）のアスペリティ1650 

への浸食は Case 3-16 よりも抑えられる（Figure S8e, f）．その後，スリットに隣接す1651 

る東アスペリティの下端から破壊が開始する（Figure S8g–j）．一度この状態になる1652 

と，南海側が先行するイベントが繰り返される． 1653 

境界の幅を 15 km，境界の を 3.0 m とした Cases 3-4–3-6（Table S4）では，東1654 

海・東南海側からと南海側からの破壊のパターンがどちらも現れた．スリットの L1655 

が大きいとバリア効果は上昇し，スリット幅が細いとバリア効果が低下する．Cases 1656 

3-4–3-6 はそのようなトレードオフの関係にあり，バリア効果が中程度のケースであ1657 

る．東西どちらから破壊するサイクルであっても，東アスペリティの西端でのプレ1658 

スリップがきっかけとなり，その周りでは応力が集中する（Figure S9b, f, B, F）．東1659 

から破壊するサイクルの場合は，東アスペリティのプレスリップがそのまま加速し，1660 
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震源核を形成して破壊に至る（Figure S9e–h, E–H）．一方，西から破壊するサイク1661 

ル の 場 合 は ， 西 ア ス ペ リ テ ィ の 東 端 の 固 着 が 弱 ま っ て い る こ と が 前 提 で あ る1662 

（Figures S9b と Figure S9f を比較）が，西アスペリティの東端ですべりが加速し，1663 

破壊に至る（Figure S9d, D）．バリア効果が中程度であるため，東南海側のすべりの1664 

影響を中程度に受け，ひとつ前の地震時すべり分布やその後の応力分布がその都度1665 

微妙に異なり，西アスペリティの東端の応力状態が変化する．このわずかな応力状1666 

態の違いが，このような発生パターンの違いとなって現れると考えられる． 1667 

実際の発生履歴（Figure 1）では，1498 年明応南海地震（疑問視されているが）1668 

と宝永地震（ほぼ同時だが）を除けば東海側の方が先に発生しているため，境界の1669 

を 1.0 m とした方が史実と整合する．ただし，西側の地震発生層の だけを大きく1670 

すると，境界の が 7.5 m でも東側が先に発生するため，境界の を小さくすれば東1671 

海・東南海側から破壊するとは一概には言えない．その例が Figure S4e 及び Table 1672 

S5 である（この条件における 9–10 番目のペア地震の場合）． 1673 

いずれにしても東海・東南海と南海で時間差を持ち，東海・東南海側から破壊す1674 

る傾向にあるという史実を再現するためには，東海・東南海と南海の境界に地震発1675 

生層の L より大きな を置くことが必要であることがわかる． 1676 

 1677 

§S2.3. 東端のバリエーション，昭和東南海・南海地震，日向灘地震 1678 

S2.1, S2.2 節で設定したような の空間分布では，東端のバリエーション（再現対1679 

象 1a）は現れなかった．東海地方にバリアとして 1 種類の大きな を与えた場合も再1680 

現不可だった．そこで，バリアとして 2 種類の大きな を与えた（Figure S4f）．その1681 

結果（Figure S10），Figure S4f の Point 2 では 3 回に 1 回はすべり速度が小さく，1682 

Point 1 では性格の異なる 3 つの変動がおよそ 100 年間隔で現れている．ここで示し1683 

た例のパラメータチューニングはやや不十分であるが，Figure S4f のような の分布1684 

を与えることによって，東端のバリエーション（再現対象 1a）や昭和東南海地震を1685 

概ね再現するすべり分布（再現対象 1e）が現れることがわかった．このときの地震1686 

の発生周期は約 90, 100, 130 年であった． 1687 

1946 年昭和南海地震は，潮岬沖から破壊開始し，四国沿岸部で大きくすべった1688 

［Baba & Cummins, 2005］（Figure 2a）．こちらも前節の結果から，単純な の空間1689 

分布では四国沿岸部だけが大きくすべるようなすべりは再現できなかったため，1690 
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に不均一を与えた（Figure S4g）．その結果，ここで示した例のパラメータチューニ1691 

ングは不十分であるが，昭和南海地震を概ね再現するすべり（再現対象 1e）の広が1692 

りが得られた．さらに，再現対象 1d（宝永地震のような特に巨大な地震の再来間隔1693 

400–600 年）よりやや短いものの，四国沖の浅部側（Figure S4g の Point 5）も深部1694 

側（Point 4）と同時にすべるような巨大地震は約 300 年に 1 回のペースで発生した1695 

（Figure S10）． 1696 

日向灘北部域には，本モデル中最大の有効法線応力（60 MPa）を与え，アスペリ1697 

ティサイズ（約 50 km × 50 km）に近い震源核形成サイズとなるよう特徴的すべり量1698 

を調整した（Figure 4, Table 2）．その結果，時折非地震性すべりによる応力解放が1699 

生じ，発生間隔（最長 292 年）の割りに規模が小さい（Mw 7.5 程度）イベントの再1700 

現ができた． 1701 

 1702 

§S2.4. すべり欠損レート分布を再現するためのパラメータチューニング 1703 

再現対象 3 のすべり欠損レート分布［Nishimura et al., 2018］に関するパラメータ1704 

設定について述べる．南海トラフ沿いには，高すべり欠損レートの極大が複数領域1705 

に存在しており，一方で志摩半島沖，潮岬沖，室戸岬南東沖（土佐碆），足摺岬沖の1706 

すべり欠損レートは相対的に低い．室戸岬南東沖の低すべり欠損レート域に大きな1707 

（及び小さな ）を与えない場合（Figure S4h, j; Figure S11a）と大きな （及び1708 

小さな ）を与えた場合（Figure S4i, k; Figure S11b）とを比べると，後者の方が1709 

室戸岬南東沖のすべり欠損レートは低くなり，観測結果に近いことがみてとれる． 1710 

同様に，志摩半島沖の低すべり欠損レート分布を再現するために，同域に大きな1711 

を与えたところ，地震の発生周期が 90–130 年から 60–105 年と全体的に短くなっ1712 

た．これでは史実と合わないため，地震発生層の| − |を上げることとした． −1713 

= −0.0025と−0.003を試し，地震の発生周期が 90–190 年となった − = −0.003を1714 

採用した． 1715 

 1716 

§S2.5. パラメータチューニングのまとめ 1717 

観測された現象を再現するためには，Figure 4e, f で示したような 及び の空間1718 

分布にある程度の複雑性が要求されることがわかる．ただし，本研究では， は一1719 

定値とし， の空間分布は深さ 30 km で単純にステップ的に変化させたのみである．1720 
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実際は， も も速度・温度（深さ）・有効法線応力によって変化することが岩石実1721 

験［例えば，Blanpied et al., 1998; Sawai et al., 2016］から示されている．すなわち，1722 

より現実的なモデルに近づけるためには， や だけでなく， や の空間分布にも1723 

複雑性を与えたり，さらにパラメータの時間変化を考慮したりするモデルが求めら1724 

れる．パラメータの制約のためには，プレート境界面の状態に関する情報を高分解1725 

能で把握する必要があるが，これらは今後の課題である． 1726 

 1727 

 1728 

Figure Captions 1729 

Figure S1. Fig. 4e, f の Points 1–7, 12 におけるすべり速度（細線）と累積すべり量1730 

（太線）の時系列．水平破線は地震発生の閾値であるすべり速度 0.1 m/s を示す．1731 

パネル 3 の丸は単独東南海地震（イベント 39）を示す． 1732 

 1733 

Figure S2. 本シミュレーション（S600–S5000）の全地震のすべり分布．星は破壊開1734 

始点．各パネルの左上にイベント番号，右下にシミュレーションの経過年，Mw，1735 

最大すべり量．枠色は地震タイプに対応：赤は昭和，青は安政，濃緑は宝永，1736 

橙は準昭和，薄緑は準宝永，紫は単独東南海．いくつかのイベントについては1737 

別のカラースケールであることに注意． 1738 

 1739 

Figure S3. 本シミュレーション（S600–S5000）の全地震の年表．表の見方について1740 

は Fig. 6 参照．時間差[0.0]の右肩 a, b, c, d はそれぞれ 1 日, 2 日, 1 日, 2 週間． 1741 

 1742 

Figure S4. 特徴的すべり量 と有効法線応力 の例．シンボルは地震開始点．図(c–1743 

e)の線で結ばれた Open と solid のシンボルはそれぞれ先行・後行イベント．東1744 

海・東南海地震と南海地震の時間差を再現するために試した の空間分布：(a) 1745 

Table S2 の Case 1-3，(b) Table S3 の Case 2-5，(c) Table S4 の Case 3-7，(d) Table 1746 

S4 の Case 3-15，(e) Table S5 の Case 4-1．(f) 東海エリアの破壊のバリエーショ1747 

ンを再現するために試した の空間分布．(g) 南海エリアの破壊のバリエーショ1748 

ンを再現するために試した の空間分布．(h–k) 土佐碆海山（楕円）の低すべり1749 

欠損レート分布を再現するために試した と の例（Fig. S11 参照）．その他の1750 
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シンボルについては Fig. 2 参照． 1751 

 1752 

Figure S5 Table S2 の Case 1-2 の（左）すべり速度，（右）せん断応力のスナップシ1753 

ョット．すべり速度はプレート収束速度，せん断応力は有効法線応力で規格化．1754 

足摺岬沖を破壊開始点とする地震（三角）の(a, b) ~70 年前, (c, d) ~30 年前, (e, f) 1755 

~8 年前, (g, h) 直前, (i, j) 地震時．その他のシンボルについては Fig. 2 参照． 1756 

 1757 

Figure S6 Table S2 の Case 1-3 の（左）すべり速度，（右）せん断応力のスナップシ1758 

ョット．すべり速度はプレート収束速度，せん断応力は有効法線応力で規格化．1759 

潮岬沖を破壊開始点とする地震（星）の(a, b) ~40 年前, (c, d) ~20 年前, (e, f) や1760 

や前, (g, h) 直前, (i, j) 地震時． 1761 

 1762 

Figure S7. Table S4 の Case 3-16 の（左）すべり速度，（右）せん断応力のスナップ1763 

ショット．すべり速度はプレート収束速度，せん断応力は有効法線応力で規格1764 

化．(a, b) 9 組目の南海地震直後, (c, d) 9 組目と 10 番目の地震の間, (e, f) 10 組目1765 

の東南海地震（震央は白八角）の開始時．(g, h) 10 組目の東南海地震直後, (i, j) 1766 

10 組目の南海地震（震央は黒八角）の開始時． 1767 

 1768 

Figure S8. Table S4 の Case 3-13 の（左）すべり速度，（右）せん断応力のスナップ1769 

ショット．すべり速度はプレート収束速度，せん断応力は有効法線応力で規格1770 

化．(a, b) 9 組目と 10 組目の地震の間, (c, d) 10 組目の南海地震（震央は白四角）1771 

の開始時．(e, f) 10 組目の南海地震直後, (g, h) 10 組目の南海地震と東南海地震1772 

の間, (i, j) 10 組目の東南海地震（震央は黒四角）の開始時． 1773 

 1774 

Figure S9. Table S4 の Case 3-4 の（左）すべり速度，（右）せん断応力のスナップシ1775 

ョット．カラースケールが他の図と異なることに注意．(a–d, A–D) 10 組目の南1776 

海地震が先行するケース．南海地震の(a, A) 約 15 年前，(b, B) 少し前，(c, C) 直1777 

前，(d, D) 開始時．図(d, D)の白四角形は南海地震の震央．(e–h, E–H) 11 組目の1778 

東南海地震が先行するケース．東南海地震の(e, E) 約 15 年前，(f, F) 少し前，(g, 1779 

G) 直前，(h, H) 開始時．図(h, H)の白四角形は東南海地震の震央．(d, f)の白丸に1780 



Hirose, F., Maeda, K., Fujita, K., and Kobayashi, A. Simulation of great earthquakes along the 
Nankai Trough. Earth Planets Space 74, 131 (2022). https://doi.org/10.1186/s40623-022-01689-
0の簡易和訳版 

 62

ついては本文参照． 1781 

 1782 

Figure S10. Fig. S4 の Points 1–5 におけるすべり速度（細線）と累積すべり量（太線）1783 

の時系列．水平破線は地震発生の閾値であるすべり速度 0.1 m/s を示す． 1784 

 1785 

Figure S11. (a) Fig. S4h, j と(b) Fig. S4i, k のパラメータ分布を持つシミュレーション1786 

において南海地震の約 70 年後のすべり欠損レート分布．黒実線と黒波線はそれ1787 

ぞれ観測されたすべり欠損レート分布で 3.0 cm/s と 2.4 cm/y コンター（標準誤1788 

差 2.0 cm/y 未満）［Nishimura et al. 2018］．右下の数値はシミュレーション開始1789 

からの経過時間，前の地震からの経過時間，次の地震までの時間．緑楕円は土1790 

佐碆海山［Kodaira et al., 2000］． 1791 

 1792 

Table Captions 1793 

Table S1. シミュレーションで試したパラメータ範囲．Points 1–12 は Fig. 4e, f に対1794 

応．Table 2 に最適値を示す． 1795 

 1796 

Table S2. 地震発生層に与えた 値．このとき，a = 0.005, b = 0.007, = 30 MPaで，1797 

Fig. S4a に対応．Mw は 10 番目の地震の規模．Tr は 9 番目と 10 番目の地震の発1798 

生間隔． 1799 

 1800 

Table S3. Fig. S4b に対応した の分布．Mw は 10 番目と 11 番目の地震の規模の範囲．1801 

Tr は 9 番目と 10 番目，10 番目と 11 番目の地震の発生間隔．ΔT は東海・東南海1802 

地震と南海地震の時間差（なし）． 1803 

 1804 

Table S4. Fig. S4c, d に対応した の分布．ΔT は 10 組目の東海・東南海地震と南海地1805 

震の時間差．ΔT に範囲を持つものは 11 組目の時間差を含む． 1806 

 1807 

Table S5. Fig. S4e に対応した の分布．ΔT は 9 組目と 10 組目の東海・東南海地震と1808 

南海地震の時間差． 1809 

 1810 


