
5. 高潮の数値計算

5.1 概 論

沿岸のうち, 特に内湾において発生する高潮を数値計

算により忠実に表現するためには, 湾外も含めた湾口か

ら湾奥までの広範囲で発生する高潮を, 最大値のみでな

く時系列も合わせて精度良く再現する必要がある. その

ために, 外洋に面する沿岸で発生する高潮の再現精度を

向上させる必要がある. この条件として, 密度成層によ

る高潮の増幅とwave setupによる水位上昇が重要である.
一方, 内湾で発生する高潮に対する重要な条件は,

海上風の推算精度の向上である. 周囲を陸地で囲まれた

内湾では, 海上風が陸上地形の影響を受ける. そのため,

台風モデルのみによる高潮推算を行うと, 湾内の潮位偏

差の推算値は観測値と一致しない場合が多い.

本章では, はじめに, 伊勢湾台風時の高潮を計算事例

として取り上げ 外洋から内湾まで広域の高潮の再現に

おける重要な要素の効果を定量的に明らかにする.

次に, 外洋に面する沿岸の事例として, 土佐湾沿岸を

取り上げる. 四国南岸に来襲した台風7010号は, 土佐湾
一帯に異常な高潮をもたらし, 桂浜で記録された最大潮

位偏差は235cmに 及んだ. この値は, 過去, 日本の外洋

に面する沿岸において観測された高潮の中でも最大級の

ものである. そのため, この異常な高潮の発生過程を明

らかにするべく, 数値シミュレーションによる高潮の再

現が幾度か試みられた1), 2), 3).しかしながら, 2mを超過

する潮位偏差を推算した例はなく, 未だ高潮の発生過程

が完全には説明されていない. これは, 土佐湾沿岸が外

洋に面するため, 気圧低下と風による吹き寄せのみを考

慮する従来型の高潮推算では再現できないためである.

そこで, 気圧低下と風による吹き寄せとともに, 密度

成層, 河川流入, wave setupの5つ の効果を考慮した多

層高潮推算モデルを用いて, 台風7010号時の土佐湾沿岸

における高潮の再現を試みる. そして, 異常な高潮が5

つの効果により説明できることを立証する.

さらに, 外洋に面する高潮の再現事例としてとり挙げ

る熊野灘沿岸は, 伊勢湾台風時に高潮 ・波浪による被害

を受け, 多数の高潮痕跡が残されている. それらは2m

を超え, 土佐湾同様に, 従来型の高潮推算では再現不可

能である. 一方, 高潮防災上, 熊野灘を始めとする日本

沿岸各地における既往最大の高潮痕跡値の実態解明は急

務である.

したがって, 土佐湾同様に, 高潮推算ではほとんど考

慮されなかった密度成層に加え, wave setupも考慮した

多層高潮推算モデルを用いて, 伊勢湾台風時の熊野灘に

おける高潮再現計算を行う. その結果から, 高潮痕跡値

に含まれる気圧降下と風の吹き寄せによる高潮量, 密度

成層による高潮増幅量wave setup量を各々見積る. そ

して, 熊野灘の高潮再現において, 密度成層とwave

setupが無視できないことを立証する.

最後に, 予測計算への適用を目標とする内湾高潮の計

算事例として, 東京湾の高潮を取り上げる. ここでは,

東京湾内の観測風の相関解析により, 陸上地形が湾内海

上風の分布に及ぼす影響を明らかにする. そして, この

解析結果を利用した内湾海上風の平面場の推定法を提案

する. この海上風推定法と前述した密度成層を考慮する

と, 内湾の高潮推算精度が向上することを示す. また,

東京湾における計画偏差の参考値とされている気象庁4)

による想定台風時の高潮推算値と本研究で提案するモデ

ルを用いた推算値を比較し, 予測結果の量的な違いを明

らかにする.

5.2 高潮現象における重要な要素

(1) 吹送流から見た多層化の重要性

図-5.1は 沿岸部において高潮が発達する時期の流れ

の状況を断面2次 元で簡単化して表した模式図である.

図中の海底地形は沖側から岸側へと次第に浅くなるもの

と仮定する. 単層モデル及び多層モデルの図中の実線は,

高潮時に実際に発生する吹送流の分布を表し, その特徴

は, 流速が表面で最大であり, 水深とともに減少または

逆流となる鉛直分布構造を持つ5). 図では, 沿岸におい

て吹き寄せで生じる水位上昇に伴う水平方向の圧力差に

より, 下層の流れが反流となる場合を模式化している.

この高潮発達期の吹送流を単層で表現すると, 左図の

矢印付きの線で表されるように全水深一様な岸向きの断

面平均流速で近似される. 実線の吹送流と比較すると,

上層の流速が過小となり, 下層では流速が逆方向となる.

それに対して, 多層 (図では2層 で近似) で表現すると,

右図の矢印付きの線で表されるように流速の鉛直分布の

近似精度が改善される. また, 海底地形の起伏が流れに

影響する状況も取り込むことができる. ここで, 模式図

は2層 で近似したため, 上層と下層で顕著な流向 ・流速

差が見られるものの, 鉛直方向の層数を増加させると,

上層から下層へと次第に変化する状況を近似できる.

この吹送流の鉛直構造や海底地形の影響をモデル化す

るには, 多層の高潮推算が必要となる. その場合には,

吹送流の多層近似において, 上層厚をどの程度とすれば

良いかが問題となる.

Ekman6) による吹送流の古典的な理論は 定常な回転

粘性流体の運動を扱い, エクマン境界層の厚さを定式化

した. また, Madsen7) は非定常な吹送流の問題を取り扱

い,表 面境界層内の吹送流の流速分布を風速と時間の関

数として定式化した.

いずれの理論でも, 流速は鉛直方向に表面から次第に
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減衰し, 吹送流が卓越する表面境界層の厚さは外力の大

きさにより変化する. このため, 吹送流の層厚を決定す

ることができず, 鉛直層の分割は, 海底地形または密度

成層等の鉛直方向の流速分布に影響する他の条件を考慮

して決定しなければならない.

図-5.1 沿岸における海底地形と吹送流の断面分布の模式図

(2) 密度成層の重要性

太平洋黒潮域の水温 ・塩分の鉛直分布8) を調べると,

50～200mを 境界面とする躍層が存在し, 上層と下層で

10kg/m3 (1%) 程度の密度差がある.
一方, 首藤9) にならい, 図-5.2に表す吹き寄せに 関

する力のバランスに基づいて, 密度成層の効果を検討す

る. 水深hが 一定の海域に, 風速Uに より海面せん断

応力τsが作用するときの力のバランスは

(5.1)

となる. ここで, △hは 風下側での水位上昇量を表す.

2次 項を無視すると, 水位上昇量△kと 水深hの 比は,

(5.2)

となる. ここで, ρは 風上側の断面平均海水密度,

△ρは密度成層により生じる風下側の断面平均密度の

低下量, τbは底面せん断応力である.

図-5.2の 概念図は, 断面平均密度を用いて風上側か

ら風下側にかけて水平方向で生じる密度差を表現してお

り, この密度差が生じるためには, 密度成層により生じ

る鉛直方向の密度差の存在が必要となる. 密度成層は,

台風時の強い鉛直混合により弱まるものの, 上層の相対

的に低密度の海水が吹き寄せにより風下側に移動し, 断

面平均密度の水平勾配が生じることに寄与する. 図では,

密度成層が上記の過程を経て, 間接的に高潮による水位

勾配に影響を与える状況を表現している.

式 (5.2) は, 断面平均密度の低下量の割合△ρ/ρが1%

(=約10kg/m3) あるときに,△h/hが0.5%変 化すること

を表し, 水深50mの 場合に25cmの 水位増幅が生じるこ

とになる.

実際の海底には起伏が存在し, 浅海域では強風時の鉛

直混合によって上下層の密度差も小さくなるため, これ

ほど極端な水位増幅は生じない. しかし, 密度一定の場

合に比べて, 密度成層が形成されている状況下では風下

側の断面に作用する圧力が相対的に低下するため, 高潮

の増幅が起こる.

多層流として考えると, 高潮発達時の上層には, 風応

力が作用し, 水面勾配を発達させる方向の流れが生じる.
一方, 下層では圧力勾配力により反流が発生する. 密度

成層が存在すると, 密度一定の場合と比べて, この下層

に作用する圧力は風下側で相対的に減少する. このため,

力のバランスを保つように水面勾配がさらに発達する.

このような密度成層に伴う高潮の増幅現象が外洋に面

する沿岸で生じると, 伊勢湾のように湾口が外洋と通じ

ている場合には, その影響が湾全体に及ぶ

図-5.2 密度成層に伴う高潮増幅の概念図

(3) Wave setupの 重要性

高潮に も影響すると指摘 されているwave setupは,

Longuet-HigginsとStewart 10)によれば 次の定常な運動量

方程式から求め られる.

(5.3)

ここで,Sxxはradiaation応 力, ηは 平均水位, hは 水

深であり, 波はxの 正方向に進行する.

これを砕波帯内に適用し, 砕波後の波高を,

(5.4)

とす る と, 海 岸 のwave setup量 は

(5.5)

となる. ここで, γは波高水深比, hbは 砕波水深であ

る. 磯崎11)は, 高潮に影響するwave setup量 を, 式 (55)

にな らい,
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(5.6)

と表し, 回帰分析を行って外洋に面する舞阪における係

数cを 求めた. その結果, 舞阪において観測された高潮

時の潮位偏差の多くはwave setupに起因することが明ら

かとなり, その重要性が確認された.

5.3 多層高潮推算モデルの理論

(1) 多層の連続 式と運動方程式

本研究では, 高潮の再現に重要と考えられる密度成層

とwave setupが考慮可能な, 多層表示の高潮の基礎方程

式を, 中田ら12) にならい導入する. なお, 本論文では

多層レベルモデル (多層位モデル) を単に多層と呼ぶ.

高潮の基礎方程式は, 連続式とNavier Stokesの 運動

方程式を鉛直方向に積分して求められる. この鉛直積分

を層厚で分割し, 各層内の平均量に関する方程式を求め

ると多層レベルモデルの式となる.

今, 水深をL層 に分割し, 第左層 (k=1, 2, ・・, L)

の連続式と運動方程式を導く. ここで, 第1層 (表層)

は海面z=ηからz=-h1, 第k層 はz=hk-1か ら

z=-hk, 第L層 (底層) はz=-hL-1か ら海底z=-hL

とする. 各層の水平成分の線流量M, Nは,

(5.7)

で表される. ここで, 第1層 と第k層 の層厚は,

(5.8)

と定義する.

また, 水平 ・鉛直方向の密度分布を考慮すると, 運動

方程式中の圧力勾配項は,

(5.9)

(5.10)

となる. ここで, 式中の (x, y) は水 平面, zは 平均海面

を基準 に鉛直上向き, pは 圧力, ηは水位, ρは 海水

密度, Paは 気圧である. 式 (5.9),(5.10) の右辺第1項 は

水位, 第2項 は密度, 第3項 は気圧の勾配を表 し, 合計

が圧力勾配 となる. 式 (5.9),(5.10) 中に現れる密度は水

温と塩分の関数であり,

(5.11)

と表現される. 式 (5.11) の具体的な表示としては, 国際

海水状態方程式13) を用いる. 時間的に変化する密度は,

高潮の連続式及び運動方程式と同時に, 水温と塩分の多

層拡散方程式を解き, その結果を式 (5.11) に代入して求

める.

式 (5.9),(5.10) の圧力勾配項を鉛直積分 し, 第k層 の

圧力勾配を,

(5.12)

とすると, x方 向の第1層 及び第k層 については,

(5.13)

(5.14)

となる. y方 向も同様である.

次に, 多層 レベルモデルにwave setupの効果を組み込

むために, Phillips14) にならい, 運動方程式 にradiation応

力発散 項 を加 え る. こ こで, 第1層 及 び第k層 の

radiadon応力は次式で表される.

(5.15)

(5.16)

以上の諸式を用いると, 連続式ならびに, 密度勾配を

含む圧力勾配項とradiadon応力発散項を加えた多層の運

動方程式は次式のようになる.

(5.17)

(5.18)

(5.19)

ここで, 式 (5.17) は連続式であり, 境界条件は,

5-3



となる. また, 式 (5.18),(5.19) における境界面せん断応

力は,

で与えられる. ここで,(u, v, w) は (x, y, z) 方向の流速成

分, fは コリオ リ係数, Ahは 水平渦動粘性係数である.

海面せん断応力τs, 底面せん断応力τb, 境界面せん

断応力τiのκ成分は, 各々次式で表される.

(5.20)

(5.21)

(5.22)

ここで, ρaは空気の密度, CDは 海面の抵抗係数であ

り, Mitsuyasuら15) のCD則 を用いる.(Wx, Wy) は海上

10m高 度の (x, y) 成分風速である.ま た, ρkは第k層

の海水の密度, gは 重力加速度, nはManningの 粗度

係数 (=0.025),(Uk, Vk) は第k層 の境界面上層,(Uk+1, Vk+1)

は境界面下層の (x, y) 成分流速 を表す. y方 向も同様で

ある.

基本方程式の差分化に当たっては, 空間差分にスタッ

ガー ド格子を, 時間差分に リープ ・フロッグ法を用いる.

移流項の差分は風上差分を採用する.

(2) 波浪場の計算式

(2.1) 平面型浅海波浪推算の基本式

高潮の運動方程式 (5.18),(5.19) 中に現れるradiation応

力を算定するには, 時間変化する浅海波浪場を計算する

必要がある. 本研究では, 波浪場の計算に, 前述 した浅

海波浪推算モデルを用いる. このモデルの基本式は次式

で表 されるエネルギー平衡方程式である.

(5.23)

ここで, Eは 周波数fで 伝播方向θの成 分波のエネル

ギー密度, Cgは 各成分波の群速度であって場所と時間

の関数Cg (x, y, z) である. FIN1は 風から波へのエネルギ

ー供給量, FIN2は 各種機構 によるエネルギー 消散量で

ある. 方向スペク トルE (f, θ) は, 周波数で47分 割

(周期2秒 ～22秒), 方向で16分 割の計456成 分によ

り構成する.

浅海域における砕波減衰については, 推算有義波高

H1/3が砕波限界波高Hbよ りも大きい場合に, 次式によ

り各スペクトル成分を置き換えることで代表させる.

(5.24)

ここで, Ebは 砕波後のスペク トル, Eは 推算スペク ト

ルである.式 (5.24) 中の砕波限界波高Hbには, 合田16) の

砕波指標を準用 して,

(5.25)

とする. ここで, L0は 沖波波長, tanθは 海底勾配, h

は水深であり, Aは 定数として0.15を 与える.

(2.2) 多層radiation応 力の定式化

各層のradiation応力 はLonguet-HigginsとStewart17) にな

らい, 鉛直方向の分布式を層毎に積分することにより求

める.

波はx軸 に対 して角度θで斜 めに入射するとし,

と表す. ここで, uは θ方向の波による水粒子の軌道速

度, wは 鉛直方向の水粒子速度である. 静水面から深

さzま での鉛直断面を通過する過剰水平運動量束Sxx (z)

は,

(5.26)

で あ る.こ のSxx (z) を3つ に分 離 し,

(5.27)

と表す. これらの式を積分すると,

(5.28)

とな る. また, Syy (z) は,

(5.29)

となり, これをSxx (z) と同様に解 くと,
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(5.30)

と な る.さ ら に,sxy (z)は,

(5.31)

と な る. こ こで,

を導入すると, 第k層 まで積分したradiadon応力は,

(5.32)

となる. さ らに, 多方向不規則波 を対象 とす る場合の

radiadon応 力は, 各成分波の線形重ね合わせが可能 とし,

スペク トルエネルギーE (f,θ) を用いて,

(5.33)

と表す ことができる. スペクトル波浪推算法では, 波浪

の方 向スペク トルE (f,θ) が直接計算できるため , 式

(5.33) を適 用してradiation応 力を計算 し, その結果を式

(5.15), (5.16) に代入することによって, wave setupを 考

慮 した高潮の運動方程式を解 くことが可能 となる. 式

(5.33) 中のρkは式 (5.11) を代入する.

5.4 伊勢湾の高潮の再現

(1) 台風モデルを用いた単層の高潮推算

(1.1) 高潮推算における地形近似

高潮の現象では, 台風が最接近する時刻に潮位の上昇

が最大となる場合が多い. しかし, 台風が遠方にある場

合も前駆波と呼ばれる潮位変動が認められる. また, 湾

外の高潮は, 湾内に侵入する海水量を左右し, 湾全体の

高潮に影響を及ぼす, これらを考慮して, 高潮推算の計

算範囲は伊勢湾台風が通過した外洋を含む広範囲とする.
一方, 注目する沿岸では, 海岸地形が高潮に与える影

響を計算可能とする詳細な地形近似を行う必要がある.

特に海岸の構造物等を表現するためには, 100mオ ーダ

の格子による地形近似が必要となる. このため, 計算範

囲を外洋領域から沿岸領域まで複数の領域に分割し, 地

形近似精度を可変として, 計算の効率化を図る.

例えば, 伊勢湾における高潮推算では, 図-5.3に 表

すように計算範囲を12領 域に分割し, 伊勢湾の沿岸に

近い領域ほど, 小格子による地形近似を行う. これら

12領 域の計算は同時に行い, 領域間の境界は, 南ら18)

にならい流量と水位の接続を行う.

第1か ら第12領 域の構成は, 図-5.3内 の付表にま

とめられ, 伊勢湾と熊野灘から遠州灘沿岸は600m格 子

以下で近似し, wave setupに注目する尾鷲 ・伊勢湾口・

図-5.3 伊勢湾高潮推算の計算範囲と計算領域の構成及び格子間隔
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舞阪 ・四日市沿岸は200m格 子で地形近似を行う. 計算

時間間隔は全領域とも1.5sと する. また, 高潮推算の

時間ステップ毎に風推算を行う.

(1.2) 気圧 ・海上風の推算

a) 気圧 ・海上風の検証地点

図-5.4の ●印は, 伊勢湾台風時の伊勢湾周辺におけ

る気象観測点を表し, 伊勢湾外の潮岬及び浜松, 湾口の

伊良湖, 伊勢湾西岸の津及び四日市, 湾奥の名古屋であ

る. また, ▲印は, 伊勢湾SB (シーバース) である.

伊良湖及び津に付けた矢印は, 海風系の風が吹く方向を

表す.

伊良湖及び津は, いずれも陸上観測点であるため,
一般に, 海上風より風速は小さい可能性があり, 海上風

の検証には問題がある. 一方, 伊勢湾SBは 海上風観測

点であるものの, 伊勢湾台風時には建設されていなかっ

た. そこで, 建設後の1984年 ～1996年 までの13年 間

の海上風観測データを用いて, 伊良湖における陸上風と

の相関解析を行い, 伊良湖の観測風から伊勢湾SBの 海

上風を推定する回帰式を求める. そして, 回帰式から伊

勢湾台風時の伊勢湾SBに おける風向及び風速を推定す

る.

図-5.5上 図は風向SSEの 相関を表し, 回帰式に伊

良湖における風向SSEの 風速をあてはめると, 伊勢湾

SBの 海上風が推定できる. 他の風向も同様である. 図

-5.5下 図の風向相関図より, 両者の風向は概ね一致し

ており, 同風向と判断する. 図-5.6は, 風速の相関解

析から求められる回帰係数と相関係数の方向分布である.

図-5.4 伊勢湾周辺の気象観測点の位置

b) 台風諸元と気圧場のモデル化

高潮推算に用いる気圧場は, Myersの 気圧近似式を用

いてモデル化を行う. このモデル化は, 気圧場を同心円

で近似するもので, 以下では台風モデルと呼称する. 気

象庁報告19) には, 伊勢湾台風の代表時刻における台風

中心の位置, 中心気圧, 移動速度がまとめられている.

図-5.7は 中心深度と台風半径の時間変化を表している.

図中の中心深度は, 圏外気圧1,010hPaか らの気圧の低

下量を表す. 台風半径は, 代表時刻の気圧分布及び気象

観測点における観測気圧の経時変化の再現が可能な値と

して, 試行計算により決定したものである. 図-5.8は,

潮岬及び伊良湖における台風モデルによる推算気圧と観

測気圧の経時変化の比較である. 2地 点とも推算値は観

測値と良く一致し, 図-5.7に 示した台風半径の設定値

は妥当であると評価できる.

図-5.5 観測風相関解析による風向SSEの 風速相関及び風向相関
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図-5.6 伊良湖と伊勢湾SBの 観測風による

風速回帰係数及び相関係数の方向分布

図-5.7 伊勢湾台風の中心深度及び台風半径の時間変化

図-5.8 伊勢湾台風時の潮岬 ・伊良湖における

観測気圧と推算気圧の経時変化の比較

c) 台風モデルによる海上風推算

伊勢湾台風をモデル化した気圧分布に基づいて台風モ

デルによる海上風の平面分布を推算する. 台風モデルに

よる海上風の推算では, 海面における摩擦の影響を受け

ない上空大気の風速を, 10m高 度の海上風へ変換する

風の低減率C1=C2と, 低圧部への吹き込み角θを 設

定する必要がある.
一般に, 風の低減率は, 観測風の経時変化が説明可能

な値を試行計算によって求め, 0.6～0.7程度の値に設定

している. 過去に行われた伊勢湾台風時の高潮推算例で

は, 気象庁報告20) が1.0, 土屋ら21) が0.6を用いており,

数値に幅がある. そこで, このような任意性を排除し,

理論的に求める方法として, 境界層モデルを適用する.

境界層モデルは, 外洋海上風の数値計算において述べ

た方法であり, 大気を自由大気と境界層の二つに分離し,

理論解から海上風への変換係数を推定する. このモデル

から推定される係数は, 自由大気の風速と緯度の関数と

なる. 例えば, 伊勢湾台風時の伊良湖における海上風変

換係数は, 図-5.9に 表すように時間的に変化する.

図-5.10は, 境界層モデルを用いて海上風に変換さ

れた台風モデルによる推算値と観測値との経時変化の比

較である. ここで, 推算風向は伊勢湾周辺海域において

22.5°反時計回りに補正し, 観測風向に一致させた. 図

中, 伊良湖及び津の観測値は陸上風であり, 伊勢湾SB

の観測値は前述した回帰式を用いて推定した海上風であ

る.

推算値と観測値を比較すると, 台風が外洋にある6時
～18時 と上陸後の18時 ～20時 の推算風速は, 伊良湖及

び津の観測風速とほぼ一致する. 図-5.6に 表すように,

伊良湖及び津はE系 方向で陸上地形の影響を相対的に

受けにくい海風系の風が吹くため, E系 の観測風は海上

風に近いと考えられる. また, 台風が伊勢湾に接近する

図-5.9 伊勢湾台風時の伊良湖における

海上風変換係数の経時変化

図-5.10 伊良湖 ・津 ・伊勢湾SBに おける台風モデルによる推算風と観測風の経時変化の比較
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20時 ～21時 の推算風速は, 伊良湖の観測風速とほぼ一

致し, 津の観測風よりも大きい. 伊良湖はS系 方向も

海風系の風が吹くため, S系 の観測風も海上風に近いと

考えられる. 一方, 伊勢湾SBは, 台風接近時まで推算

風が観測風 (推定海上風) よりも小さい. これは, 湾中

央の海上風がE～S系 で強まる傾向にあることを表す.

以上の特性に対し, 台風が通過した22時以降の推算風

速は, 3点 とも観測風速より過大となる. これは, 台風

通過後のSSW～Wの 風速が, 湾西側の陸上地形の影響

を受けて減少する傾向にあるのに対し, 台風モデルによ

る推算風ではこの傾向を十分に表現できないためである.

このように, 本台風モデルによる推算風は, 台風接近

時の湾中央における海上風を過小に, 台風通過後の湾全

体の海上風を過大に推算する傾向にある.

(1.3) 単層モデルによる高潮推算

a) 高潮推算値の検証地点

台風モデルによる推算海上風を用いて, 単層モデルに

よる高潮推算を行う. 図-5.11は, 伊勢湾台風当時の

検潮記録がある高潮観測点を表す. 観測点は, 伊勢湾口

の鳥羽, 湾中央の松阪 ・常滑 ・四日市, 湾奥の名古屋,

三河湾口の福江 ・師崎, 湾奥の武豊 ・形原 ・前芝, 湾外

の尾鷲 ・赤羽根 ・舞阪である.

これらの地点の検潮記録により, 湾外から湾内まで

の高潮の再現性を検証することが可能である. 図には,

高潮時の最大潮位偏差とその発生起時をまとめる. ▲印

が付く値は, 高潮の痕跡からの推定値を表す. また, 鳥

羽 ・名古屋 ・前芝 ・舞阪については潮位偏差の経時変化

も併記している.

図-5.11 伊勢湾治風時の潮位観測点位置における高潮時の

最大潮位偏差とその発生起時及び潮位偏差の

経時変化

b) 計算期間と初期条件

図-5.11 に表す観測潮位偏差の経時変化を見ると,

伊勢湾台風時の高潮は, 水位上昇が26日12時 以前に始

まり, 20時 ～27日0時 にかけて最大となり, 湾奥は3

時頃に最低となる. その後, 揺れ戻しによる振動が生じ

る. これより, 25日9時 を計算開始時刻とし, 高潮の

揺れ戻しが生じる時刻を含む27日6時 までの45時 間を

計算期間とする.

高潮推算の初期条件は, 水位及び流速を0と し, 計算

開始時刻である25日9時 の台風中心深度を0と する.

実際の台風は, この時刻にかなり発達している. しかし,

発達した台風の気圧を初期に与えると, 計算上の初期振

動が発生し, この振動が計算領域内の高潮に影響を及ぼ

す. そこで, この初期振動を抑えるために, 中心深度を

次第に所定の値とするための立ち上げ時間を設ける.

図-5.12は, 立ち上げ時間の違いによる名古屋にお

ける潮位偏差の経時変化の比較である. 立ち上げ時間を

3時 間とすると, 経時変化の初期に振動が発生するのに

対し, 12時 間とすると初期振動をかなり抑えることが

できる.

なお, 外洋における境界条件は, 気圧降下分の潮位偏

差を強制水位として与え, 領域内から外部へ伝播する自

由波については境界を自由透過させる放射条件22)を用

いる. また, 計算に用いる水平渦動粘性係数は, 600m

格子以下を10m2/s, 1,800m格 子以上を50m2/sと し, 格

子間隔に応じて変化させる. 鉛直渦動粘性係数は0.02

m2/sとする.

図-5.12 中心深度の立ち上げ時間の違いによる名古屋に

おける潮位偏差の経時変化
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c) 天気図を併用した台風の気圧 ・風のモデル化

台風モデルによる風場は, 気圧勾配により生じる傾度

風と, 台風移動により生じる場の風の2成 分を考慮する.
一般に, 台風中心近くの風場の近似は良好である. しか

し, 同心円状に気圧分布を近似するため, 台風の歪んだ

気圧分布とそれに伴う風の分布は表現できない. この問

題の改善方法として, 天気図の気圧分布と台風モデルの

気圧分布を併用するハイブリッドモデルを適用する. 以

降, この方法をHB台 風モデル (ハイブリッド台風モデ

ル) とする.

このHB台 風モデルは, 図-5.7の ように設定した台

風半径の内側において台風モデルを適用し, その外側で

は台風モデルによる風と天気図上に表される気圧分布に

基づいた傾度風モデルによる風を併せて計算し, これら

二つのモデルで推算される気圧と海上風を空間補間する.

2種 類の気圧と海上風の空間補間は, 台風中心からの距

離7が 増加するとともに, 次第に天気図による傾度風の

推算値に漸近するように次の関係を用いる.

(5.34)

ここで, r0は台風半径, VTは 台風モデルによる気圧及

び (x, y) 成分風遠Vgは 天気図による値である. なお,

台風モデル及び傾度風モデルの両者ともに, 海上風への

変換は境界層モデルを用いる.

図-5.13は, 伊勢湾台風が伊勢湾に最接近した26

日21時 の気圧分布を台風モデルとHB台 風モデルにつ

いて比較したものである. HB台 風モデルは, 台風中心

から離れた位置の気圧分布を楕円形で近似し, 台風中心

に近い位置における同心円の気圧分布と滑らかに接続す

るので, より現実に近い気圧場を表現できる.

このHB台 風モデルによる高潮推算を行った結果, 湾

口の鳥羽における最大潮位偏差は5cm程 度増加し, 湾

奥の名古屋においては5cm程 度減少した.

図-5.13 26日21時 の台風モデル及びHB台 風モデルに

よる気圧分布の比較

d) 単層モデルによる高潮推算とその問題点

図-5.14は, HB台 風モデルによる気圧及び海上風を

用いた単層モデルによる最大潮位偏差の分布を表し, 検

証地点における潮位偏差の観測値と比較したものである.

また, 鳥羽 ・四日市 ・名古屋 ・常滑 ・前芝 ・舞阪におけ

る推算潮位偏差の経時変化を観測値と比較したものであ

る. 単層モデルによる推算値は, 湾奥の名古屋及び前芝

を除き, 湾外から湾の広範囲で観測値を大きく下回る.
一般に, 外洋に面する沿岸は水深が深く, 風による吹

き寄せは発達しにくい. そのため, 湾口及び湾外の潮位

偏差が過小となる原因を, 海上風の強さに求めることは

できない. これは, 従来の高潮推算の課題であり, 従来

モデルで考慮していない他の過程を高潮推算に組み込む

必要性を示している.

以降においては, 次に述べる条件を考慮することに

よって, 高潮の再現性の向上にどの程度寄与するかを確

認する.

図-5.14 単層モデルによる伊勢湾台風時の最大潮位偏差の分布と潮位偏差の経時変化
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(1) 密度成層を考慮した多層化の効果

(2) 陸上地形の影響を受けた内湾海上風の効果

(3) 淡水流入と陸域浸水の効果

(4) wave setupの効果

(2) 密度成層を考慮した多層高潮推算

(2.1) 密度成層を考慮した多層化の効果

a) 高潮推算の初期条件

はじめに, 密度成層を考慮した多層化の効果について

検討する. 図-5.15は 伊勢湾縦断面における8月 の平

均水温 ・塩素量 ・密度の鉛直分布23) を示しており, こ

れから密度成層の存在が確認できる. 5.2 (2) で述べたよ

うに,外 洋では水深50～200mに 安定した密度成層が存

在し8), 図-5.15に 示すように伊勢湾から湾外にかけ

ては, 表層で淡水流入及び日射に伴う成層が存在する3

層構造をなしている. この成層の水深を参考にして, 3

層の層厚を, 上層は平均海面～海面下10m, 中層は

10m～50m, 下層は50m～海 底までとして設定する.

図-5.15に は, これら3層 の水温 ・塩分 ・密度の初

期値を併記してあり, 密度は表面換算値である. 密度成

層のうち, 上層と中層間の成層は台風時の強風による海

水混合のため弱まるけれども, 中層と下層間の成層は維

持されると判断する.

表層及び中層の密度は, 海面の状態方程式 (5.11) から

求められる. しかし, 下層の密度は海水中の圧力による

体積圧縮効果により海面における状態の値よりも大きく

なる. この影響を考慮するために, 下層の密度について

は, 中層との密度差が10kg/m3と なるように, 次の関係

を導入する.

(5.35)

ここで, 下付きの添字は層の番号を, 上付きの添字S

は表面換算値であることを, 添字0は 初期値を表す. さ

らに, △ρ0は初期の中層と下層の密度を表面換算した

密度差を表す. 式 (535) は, 中層と下層の密度差を初期

に10kg/m3と 設定し, 初期の密度流は0と したことを表

している. なお, 密度の計算に必要な水温と塩分を計算

する拡散方程式で用いる水平及び鉛直拡散係数は,

600m格 子以下において各々10m2/s, 0.001cm2/sとする.

外洋の境界条件は, 濃度勾配一定とする.

図-5.15 伊勢湾から沖合の縦断面における水温 ・塩素量の

分布23) と3層 の水温 ・塩分 ・密度の設定値

b) 高潮の増幅効果

図-5.16の 上図は, 密度成層を考慮した3層 モデル

による最大潮位偏差の分布である. 図-5.16の 下図に

表す単層モデルによる潮位偏差の分布と比べて, 密度成

層を考慮 することによって, 外洋に面する沿岸や湾口に

おける潮位偏差が20～30cm高 くなる. それに伴って,

湾内の潮位偏差も20cm程 度高くなる.

図-5.17は, 高潮発達期である26日20時 における

単層モデルによる流速と, 3層 モデルによる上層及び下

層の流速ベクトルを比較した結果である. 3層 モデルの

上層流は単層モデルに比べて流速が大きく, 流向も岸向

きである.ま た, 上層と下層の流向は一致せず, 単層モ

デルの流れとはかなり異なる.

このように, 密度成層を考慮することによって, 単層

モデルにおいて課題となっていた潮位偏差の過小量のう

ち, 20～30cm程 度が説明可能となる. ただし, 湾奥の

潮位偏差も増幅するため, 三河湾奥の前芝における潮位

偏差は過大となり, 再現性は逆に低下する.

図-5.18は 伊勢湾内の高潮最盛期 (26日21時) に計

算される3層 の密度分布 (σtの分布) を表す. 図中,

濃い陰影は3層 分割による非計算領域を表す.

密度分布から次の状況が確認できる. NE方 向に流れ

る表層流により低密度水が伊勢湾西岸に押し込まれ, 湾

東岸において中層から高密度水が上昇する. また, 上層

と中層の混合により, 湾中央において緩やかな密度勾配

が形成される.さ らに, 湾口から湾外へと下層から流出

する低密度水により, 湾外の下層沿岸側においても密度

勾配が生じる. 外洋から湾口にかけて, 水平的な密度勾

配が生じており, これが高潮の増幅を発生させる要因に

なると考えられる. ただし, 中層と下層間の密度差は明

瞭に残る.
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(2.2) 陸上地形の影響を受けた風場の推定

a) 伊勢湾内の海上風場の推定法

(2.1) 項で述べたように, 密度成層を考慮することに

よって, 湾全体の高潮は高くなり, 湾口の再現性は向上

する. 一方で, 湾奥は過大となる. その改善策として,

湾内の海上風場について再検討する.

陸上地形の影響を受けた内湾海上風が高潮に与える影

響を明らかにするためには, 海上風の推定精度を高める

必要がある. 当然ながら, 海上風の再現目標は観測風で

あり, 最も高い精度を有する推定法は, 海上の観測風を

そのまま利用する方法である. そこで, 伊勢湾台風時に

観測された伊良湖の風を,(1.2) で述べた風向別風速回

帰式に代入し, 伊勢湾SBに おける海上風を推定する.

その後, この推定海上風と陸上観測風を利用した観測風

補間法によって湾内各地点における海上風の平面分布を

推定する.

図-5.19は, 観測風補間に用いる風観測点の位置と,

これらの点により分割される三角形要素を表す. 風観測

点が少ないため, 便宜的に近隣の観測点を代用し, 海域

の風補間に洩れがないようにする. また, HB台 風モデ

ルによる外洋海上風と空間補間法による内湾海上風を滑

らかに接続するために, HB台 風モデルによる推算風を

設定する仮想点を設ける. 伊良湖岬は仮想点であり,

E・S系 の風の場合は推算風を与え, W系 の場合は伊良

湖の観測風を与える. また, 図右端の仮想は図の表示範

囲外に位置する御前崎に仮想点を設定することを表す.

各三角形要素内の格子点における風速は, 格子点と三

つの風観測点との距離の逆数を変数とする重み関数を用

いた平面補間法24) により推定する.

この観測風補間は, 伊勢湾SBの 推定海上風を利用す

るため, 陸上風のみで補間するよりも湾中央における強

い海上風を表現できる. 伊勢湾の気象 ・海象要覧25) に

よれば, 伊勢湾のE系 及びS系 の風は湾口から湾中央

の海域において風速が強まると報告されている. 観測風

補間法はこれと整合する.

さらに, 図-5.10に 表したHB台 風モデルによる推

算風と陸上観測風の比較結果によれば, E～S方 向の推

算風は観測風にほぼ一致する. それに対し, S～W方 向

の推算風は伊勢湾SBの 推定海上風よりも過大となる.

この特性を補間法に組み込むために, 各観測点において,

風向がSよ りもE側 から吹く場合はHB台 風モデルに

よる推算風を利用し, W側 から吹く場合は観測風を利

用する. ただし, 伊勢湾SBに おいては, 全風向で観測

風 (推定海上風) を用いる.

このように, 陸上地形の影響を受けた内湾海上風の推

定では, HB台 風モデルによる推算風と観測風を併用し

た補間モデルを適用する.

図-5.19 観測風補間に用いる風観測点と三角形要素による

伊勢湾海域の分割

b) 陸上地形の影響を受けた内湾海上風の効果

a) で述べた方法を用いて, 陸上地形の影響を受けた内

湾海上風が高潮に及ぼす効果を明らかにする.

図-5.20は, 台風が通過した直後の26日22時30

分におけるHB台 風モデルと観測風補間モデルによる風

速ベクトル分布の比較である. 二つのモデルを比較する

と, HB台 風モデルによる風場は, 湾全域においてほぼ
一様な風となるのに対し, 観測風補間モデルによる風場

は, 湾全域において弱い風を表現し, 西岸から離れると

ともに風が強まる傾向となる.

図-5.16に 表す密度成層を考慮した高潮推算で述べ

たように, HB台 風モデルによる高潮推算では, W系 の

風によって最大値が発生する三河湾奥の前芝において潮

位偏差が過大となる. また, 図-5.20に 表す名古屋に

おける潮位偏差の経時変化によれば, 最大潮位偏差の発

生時刻は, 湾内の風がW系 となる22時30分 頃で, 観

測値よりも1時 間程遅れる.
一方, 図-5.21は, 観測風補間モデルによる最大潮

位偏差の分布と, 名古屋 ・四日市 ・前芝における潮位偏

差の経時変化である. 四日市 ・前芝における潮位偏差は

観測値と一致し, 名古屋における最大潮位偏差の発生時

刻も観測と一致する. これは, 観測風補間モデルが, 陸

上地形の影響を受けてWの 風が弱くなる傾向を表現で

きることを表す. また, 観測風補間モデルは, E系 の海

上風が湾口から湾中央において強まる傾向も表現できる

ため, 四日市における潮位偏差は大きくなり, 再現性が

向上する.

このように, 陸上地形の影響を考慮した観測風補間モ

デルを採用することにより, 湾内における海上風の特性

が適切に表現でき, 湾中央から湾奥の高潮の再現性が向

上する.
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図-5.20 台風モデルと観測風補間モデルによる台風通過後の海上風分布の比較 (26日22時30分)

図-5.21 観測風補間モデルによる最大潮位偏差の平面分布と

名古屋・四日市・前芝における潮位偏差の経時変化

(2.3) 河川からの淡水流入の効果

ここでは, 木曽三川 (木曽川 ・長良川 ・揖斐川) をは

じめとする河川からの淡水流入が海域の高潮に与える影

響について検討する.

図-5.22は, 伊勢湾奥における河川からの淡水流入

を考慮した高潮推算による最大潮位偏差と, 26日22時

の湾奥における流速ベクトルの分布である. 図中の矢印

は淡水流入を考慮した河川を示す. ここで, 各河川のハ

イドログラフは, 気象庁報告19) に記載されている木曽

川今渡におけるハイ ドログラフと相似であると仮定する.

ハイ ドログラフの形状が決定されれば, ピーク流量と毎

時の流量との比が求められる. 一方, 各河川における

26日 と27日 の総流量の比は, 両日の日平均流量26) から

図-5.22 河川からの淡水流入を考慮した3層モデルによる

最潮位偏差及び26日22時 の流速ベクトル分布

求められる. この総流量の比と一致するように, ハイ ド

ログラフを時間的に調整すると, 各河川のピーク流量及

びその発生時刻が設定できる. なお, 河川から流入する

淡水の水温は上層の初期値とし, 塩分は0と する.

図-5.22か ら高潮への影響を考察すると, 木曽三川

からの河川水は高潮時の流れによって伊勢湾西岸沿いに

広がり, 西岸の四日市から松阪における潮位偏差を約

5cm増 加させる程度である. このように影響が小さいの

は, 最大流量の発生時刻が最大潮位偏差の発生時刻より

も6時 間以上遅れるためである.

(2.4) 陸域への浸水の効果

気象庁報告19) では, 伊勢湾奥の陸域への浸水が, 海

岸堤防からの越流と破堤により生じたとしている. ここ

では, 陸域への浸水が海域の高潮に与える影響について

検討を行う.
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陸域への浸水計算は, 岩崎 ・真野の方法27) により行

い, 構造物からの越流は本間公式 鮒により計算する.

堤防の概略の破堤時刻は, 気象庁報告にまとめられてい

る. これを参考に, 26日20時 に破堤が生じたと仮定す

る. 天文潮位は, 名古屋における最大潮位偏差が発生し

た時刻の予報値であるT.P.+0.3mと し, 天文潮位と潮位

偏差を加えた高潮時の潮位が構造物の天端高を越える場

合に,越 流が生じると考える.

図-5.23は, 湾奥における陸域への浸水を考慮した

高潮推算による最大潮位偏差の分布である. 図中, 破堤

箇所には×印を, 浸水域には陰影を付けている. 浸水

域の等値線は海域の潮位偏差と同じ基準とする. また,

名古屋における潮位偏差の経時変化も表す.

陸域への浸水によって, 名古屋から四日市にかけて

の湾奥における最大潮位偏差は, 10cm程 度減少する.

ただし, 高潮への影響範囲は湾奥が主となる.

当時の破堤時間と位置に関する情報が不十分なため, 陸

域への浸水量は誤差を伴っている. 浸水量がより多くな

れば, 海域の高潮への影響は大きくなると予想される.

このように, 陸域への浸水は前面海域の高潮を低下さ

せる効果があり, 前述した河川からの淡水流入による高

潮の増加と逆の傾向となる.

図-5.23 陸域への浸水を考慮した3層モデルによる湾奥の

最大潮位偏差の平面分布と破堤位置及び名古屋に

おける潮位偏差の経時変化

(3) Wave setupを考慮した多層高潮推算

(3.1) 伊勢湾台風時の浅海波浪推算

wave setupを考慮するために, 浅海波浪推算モデルを

用いて波浪場を推算する. 浅海波浪推算では, 浅海波浪

変形の計算精度を上げるために, 格子間隔を小さくして,

地形近似精度を高める必要がある. 一方, 波浪推算は多

変数を扱うため, 計算機容量の制約を受ける. したがっ

て, 浅海波浪推算の適用は沿岸域に限定する.

浅海波浪推算の範囲は, 図-5.3に 表す1,800m格 子

の伊勢湾沖領域より沿岸とし, 領域構成及び格子間隔は

高潮推算の設定と同じとする. 隣接する領域は, 方向ス

ペクトルを接続して同時計算を行う. 計算時間間隔は最

小200m格 子において6sと する. また, 波浪推算の時

間ステップ毎に風推算を行う.

適用範囲外となる外洋から伝播する波浪は, 外洋の波

浪推算によりあらかじめ推算し, この結果を浅海波浪推

算の沖側及び側方境界条件とする. この境界条件として

与える量は, 毎正時の波浪の方向スペクトルとし, 計算

の時間ステップ毎に時間内挿する.

外洋の波浪推算の範囲は, 前述した外洋波浪推算の研

究にならい, 北緯15°～37°, 東経123°～147°の 範

囲で行う. 領域の構成は, 太平洋を1/2°格 子, 伊勢湾

近海を1/24°格 子で近似し, 水深は無限大とする. 波

浪推算の計算期間は9月24日3時 ～27日21時 までの

90時 間とし, 高潮推算よりも長く設定する.

図-5.24は, 浅海波浪推算による最大有義波高の分

布を表す. 波高分布を見ると, 伊勢湾台風の経路に近い

熊野灘で15m, 伊勢湾口から遠州灘沿岸において13～

14mと なる. 浅海変形を考慮 すると, 水深200m以 浅の

海域において波高が減少し, 湾口の地形による遮蔽効果

のため, 湾内に侵入する波高が減少する. また, 海岸近

傍において砕波による急激な波高の減少が生じる.

次に,こ の浅海波浪推算結果から, radiadon応力を計

算する. 図-5.25は, 26日20時 の上層における

radiadon応力発散ベクトルの分布である. 水深10m程

度の砕波点より岸側は岸向きの強い応力が作用し, 砕波

点より沖側は沖向き応力が作用する. また, 湾口で生じ

る波高の減少に伴い, 湾外から湾内へ向う応力が作用し

ていることがわかる.

図-5.24 浅海波浪推算による伊勢湾口周辺における伊勢湾

台風時の最大有義波高の分布と舞阪沖の時系列
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図-5.25 伊 勢湾 口周辺 にお ける上層のradiation応 力発散

ベ ク トルの分布

(3.2) 高潮推算への適用

(3.1) で述べた浅海波浪推算から計算された3層 の

radiadon応力を用いて高潮推算を行う. 高潮推算は,密

度成層を考慮した3層 モデルを用い, 気圧と外洋海上風

はHB台 風モデル, 内湾海上風は観測風補間モデルで推

定する.

図-5.26は, wave setupを 考慮した高潮推算による

熊野灘から遠州灘沿岸にかけての最大潮位偏差の分布を

表す. また, 湾外の赤羽根及び舞阪における潮位偏差の

経時変化も表す. 潮位偏差の分布を見ると, 海岸近傍に

おいてはwave setupが, 砕波点の沖側においてはset

downが 生じる. wave setupを考慮すると,外 洋に面す

る沿岸の潮位偏差が50cm以 上高くなり, 赤羽根及び舞

阪における推算値は観測値とほぼ一致する.

なお, 尾鷲における高潮の痕跡値は依然再現できてい

ない. これは, 熊野灘沿岸の海底勾配が急なため, 高潮

痕跡値に200m格 子で近似できない海岸近傍の微地形に

図-5.26 Wave setupを考慮した3層 モデルによる熊野灘沿岸

から遠州灘沿岸にかけての最大潮位偏差の分布と尾

鷲 ・赤羽根 ・舞阪における潮位偏差の経時変化

よるwave setupが含まれることによると推察される.

5.6に おいて述べるように, 式 (5.5) に高潮及び波浪の推

算結果を代入することにより, 海岸近傍において生じる

wave setup量を求め, 微地形によるwave selupを考慮す

れば, 高潮痕跡値がある程度説明できることは確認した.

(4) 高潮現象の再現に関する考察

(4.1) 高潮に影響する条件について

高潮推算において現象を精度良く計算するためには,

湾の一部の沿岸だけでなく, 湾外から湾全体の広範囲で

発生する沿岸の高潮を再現する必要がある. また, 最大

潮位偏差の再現のみならず, 高潮の経時変化を再現する

必要がある. 広範囲の高潮とその経時変化には, 現象を

解明する上で重要な情報が多数含まれるからである.

図-5.27 (1) 及び (2) は, 潮位観測点における潮位偏差

の推算値と観測値の経時変化を比較したものである. 比

較地点は, 湾口の鳥羽, 西岸の四日市, 湾奥の名古屋,

東岸の常滑, 三河湾奥の前芝, 湾外の舞阪とする. また,

比較する高潮推算は, 上から順に, HB台 風モデルによ

る単層の推算, 密度成層を考慮した3層 の推算, 密度成

層と観測風補間モデルによる3層 の推算, さらにwave

setupも 考慮した3層 の推算の4種 類である. 図中, 観

測値を●印, 計算値を実線で表す. 経時変化の比較から,

高潮の再現にとって重要な条件が明らかになる.

第1の 条件として, 密度成層は, 外洋に面する沿岸と

湾全体の潮位偏差の増幅に寄与する. 第2の 条件として,

観測風補間モデルによる内湾海上風は,台 風接近時に湾

口から湾中央で生じるE～S方 向の風の増大と,台 風通

過後に生じるW系 の風の減少を表現できるため, 湾中

央と湾奥における高潮の再現に寄与する. 湾内の高潮は,

密度成層と内湾海上風の2つ の条件を考慮 すると観測値

をほぼ説明できる. さらに, 第3の 条件として, wave

setupは外洋に面する沿岸の高潮の再現に寄与する.

各条件の効果を定量的に明らかにするため, 図-5.28

に, 代表点における各条件を考慮したときの最大潮位偏

差を比較して表す. これより, 密度成層による効果は

20～30cm程 度の一様な高潮の増幅となり, 内湾海上風

の効果は三河湾奥 (形原 ・前芝) における高潮を15cm

程度低下させ, 逆に湾西岸 (松阪 ・四日市) における高

潮を30cm程 度増加させる. さらに, wave setupの効果

は, 本論文で用いた200m格 子で地形近似を行う場合,

外洋に面する沿岸 (赤羽根 ・舞阪) の高潮を50cm程 度

高くし, 湾内の高潮も10cm程 度高くする. 湾内では海

上風の効果が, 外洋に面する沿岸ではwave setupの効果

が相対的に大きい.

なお, 伊勢湾台風時に限定すれば, 河川からの淡水流

入及び陸上への浸水が高潮に与える影響は, 一部の湾奥

の海域に現れ, 影響する量は5～10cm程 度である.
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図-5.27 (1) 計算条件の違いによる伊勢湾周辺における潮位偏差の経時変化の比較

(伊勢湾口の鳥羽, 西岸の四日市, 湾奥の名古屋, 東岸の常滑の各地点)
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図-5.27 (2) 計算条件の違いによる伊勢湾周辺における潮位偏差の経時変化の比較

(三河湾奥の前芝, 湾外の舞阪の各地点)

図-5.28 高潮推算の計算条件が各地点の潮位偏差に与える効果

(4.2) 高潮現象と推算モデルによる再現

従来の高潮推算は, 気圧降下と吹き寄せを主な要因と

して, 高潮現象をモデル化した. 気圧降下に伴う高潮は,

伊勢湾台風規模でも70～80cm程 度である, それに対し,

吹き寄せによる高潮は風速を増加させれば増大する. こ

のため, 吹き寄せが支配的な湾奥の高潮の再現にあたっ

ては, 風速を調整することが行われる. ただし, 過大な

風速は湾内に過度の水位勾配を生じ, 対岸における高潮

の再現性の低下や過度な揺れ戻し等の計算誤差を伴う.

一方, 外洋に面する沿岸の高潮は, 前面の水深が深い

ために, 吹き寄せが効率的に生じない. そのため, 従来

の高潮推算では気圧降下による高潮程度しか計算できな

い. しかし, 現地の高潮観測値はそれを上回る場合が多

い. そのため, 沖側境界を人為的に設定する等の操作が

なされた. しかしながら, 説明が困難な条件を高潮推算

に組み込むことは, 高潮現象をゆがめ, 将来予測の精度

を低下させる.
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以上に述べた考察を踏まえ, 本論文で行っ

た伊勢湾高潮推算の再現過程を順に, 次のよ

うにまとめる.

(1) 前面水深が深い湾口沿岸の高潮は, 海上風

の影響を強く受けない. また, 伊勢湾口は

波浪の遮蔽域になるため, wave setupの影響

も受けにくい. そこで, 湾口における高潮

を再現目標とする. 密度成層を考慮した3

層の高潮推算により, 湾口における高潮の

再現性が向上した.

(2) 水深が浅い湾奥における高潮は, 風による

吹き寄せが卓越するため, 海上風の推算精

度が高潮の再現に重要となる. そ こで, 海

上風の影響を受け易い湾奥及び湾中央にお

ける高潮を再現目標とする. 陸上地形の影響を受けた

内湾海上風を観測風補間法により推算し, この風場に

より高潮推算を行うと, 湾全体の高潮の再現性が向上

した.

(3) 外洋に面する沿岸における高潮を再現目標とする.

Wave setupを考慮すると, 外洋に面する沿岸における

高潮の再現性が向上した.

(4) 気圧降下と吹き寄せのみを考慮した従来の高潮推算で

は, 伊勢湾周辺で発生する高潮を表現することは不可

能である, そこで, 密度成層, 内湾海上風, wave

setupの効果を高潮推算に組み込むと, はじめて高潮

の現象が再現できる.

5.5土 佐湾の異常高潮の再現

(1) 土佐湾における台風7010号による高潮記録

図-5.29は, 気象庁報告29) による台風7010号時の土

佐湾沿岸における高潮観測点 (検潮所) とその記録であ

る. 観測点は土佐湾沿岸に複数あり, いずれも潮位記録

であるため, 潮位偏差の時系列がまとめられている.

これら潮位偏差の観測値のうち, 浦戸湾口の桂浜では

観測中の最大値235cmを 記録し, それ以外にも, 浦戸湾

内の横浜 ・若松町, 東部の手結において潮位偏差が求め

られている. これらの記録を高潮の検証データとする.

なお, 桂浜の観測記録は, 最大偏差の発生時刻が欠測し

ており, 最大値235cmは 痕跡による推定値である.

(2) 多層の高潮推算モデルの概要

土佐湾における台風7010号の高潮観測値を再現する計

算は, 夏季密度成層と沿岸からの河川水流出に伴う表層

低塩分水による成層を考慮した3層 レベルモデルを用い

る. 3層 高潮推算の層分割は, 土佐湾沿岸における水温

と塩分の鉛直分布30) により, 成層が確認できる水深をも

図-5.29 台風7010号による土佐湾沿岸の高潮記録

とに決定する.

土佐湾沿岸の成層には, 水深50～200m深 の夏季密度

成層と沿岸からの淡水供給 に伴 う表層低密度水による成

層がある. これより, 3層 の層厚は, 海面～10m, 10m

～50m, 50m～海 底 まで とする. また, 水温 と塩分の鉛

直分布か ら, 3層 各々の初期値 も設定す る. ここで, 表

層及び中層の密度は, 表面の状態方程式から求める一方,

下層の密度は海水中の圧力による体積圧縮効果により,

表面と同じ水温 と塩分でも表層の密度よ り大きくなる.

この影響を考慮 し, 下層の密度については, 中層との密

度差を10kg/m3と なるように補正する.

各層の密度の時間変化は, 高潮計算と同時に, 水温 と

塩分各々の3層 拡散方程式を計算し, 時間ステップ毎の

水温 と塩分の値を国際状態方程式13)に代入して求める.

拡散方程式に用いる水平拡散係数は10m2/s, 鉛直拡散係

数は0.001m2/sとす る.

河川か らの淡水流入は, 5河 川 (仁淀川, 物部川 と浦

戸湾内の国分川, 鏡川, 下田川) について考慮する. 河

川流量は台風7010号 来襲時のハイ ドログラフ31) をもと

に設定する. 河川水の初期条件は, 塩分を0, 水温を第

1層 の初期値 と同じとする.

Wave setup量は, 3層 の運動方程式 に層別のradiation

応力発散項を加え, 気圧勾配項と表面せん断応力項と同

時に計算す る. 式 (5.18),(5.19) に代入す るradiation応力

を求めるために, 波の発達 ・減衰 ・変形を考慮 したスペ

ク トル浅海波浪推算法により, 時間変化する平面波浪場

を計算する. そ して, 波浪推算結果か ら求められる成分

波スペク トルを用いて多方向不規則波のradiation応力の

形式で計算する. 計算する方向スペクトルは, 周波数成

分を22 (4秒～25秒, 周波数0.01間隔), 方向成分を16

(22.5°間隔) の計352成 分から構成する.
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(3) 台風7010号時の土佐湾高潮推算

(3.1) 高潮推算の初期条件と境界条件

計算範囲は台風7010号 の経路を含む広域とし, 図-

5.30に 表すように土佐湾沿岸を200m格 子, 桂浜及び浦

戸湾周辺を50m格 子で地形近似する.

高潮推算の初期条件は, 水位と流速を0と し, 計算開

始時刻に, 台風中心深度 (台風中心における1,010hPaか

らの気圧低下値) を0と する. 現実の台風は既に発達し

ているものの, 初期に発達した台風の気圧と海上風を与

えると, 計算上の初期振動が発生して領域内の潮位偏差

の経時変化に影響を及ぼす. この振動を抑えるために,

次第に所定の中心深度にするための立ち上げ時間を12時

間とる. また, 計算期間は, 高潮に伴う潮位偏差が生じ

ていない8月19日21時 を開始時刻とし, 揺れ戻しがほぼ

完了する21日21時までの48時間とする.

外洋の境界条件は, 気圧降下分の潮位偏差を強制水位

として与え, 領域から外部へ伝播する自由波は自由透過

させる放射条件22)を用いる.

図-5.30 土佐湾沿岸の領域構成

(3.2) 気圧 ・海上風の推算

台風7010号の気圧分布はMyersの気圧近似式を用いて

同心円状に近似する. 上空大気の風は台風モデルを適用

し, 傾度風と場の風を分離して求める. この推算風を海

上風へ変換する方法として境界層モデルを適用する.

図-5.31は 気圧及び風速 ・風向を推算値と観測値で

比較したものである. 観測風との整合を図るために, 土

佐湾沿岸における海上風は, 境界層モデルによる推算風

の12倍 とする. また, 土佐湾沿岸の風向は反時計回り

に22.5°補正する.

(3.3) 単層モデルと多層モデルによる高潮推算

図-5.32は, 台風モデルの気圧及び海上風を用いた

単層モデルによる台風7010号時の最大潮位偏差の分布で

ある. 図中, 桂浜及び手結における経時変化を併記する.

単層モデルによる推算値は, 土佐湾沿岸全体で観測値を

大幅に下回る結果となる.
一般に, 土佐湾のような外洋に面する沿岸は, 開放的

かつ水深が深いため, 風による吹き寄せは発達しにくい.

内湾の高潮は, 推算風速を試行計算により調整すれば,

高潮の再現を図ることは可能である. しかしながら, 外

洋に面する沿岸では, このような再現方法を適用できな

い. この高潮推算の課題は, 5.4でも述べたように, 気

圧と風の効果のみを考慮した従来型モデルで表現してい

ない他の過程を, 高潮推算に組み込む必要性を表してい

る.

図-5.33は, 密度成層と河川流入を考慮した3層 モデ

ルによる土佐湾沿岸における最大潮位偏差の分布である.

図-5.32に 表した単層モデルによる潮位偏差の分布と

比較すると, 沿岸全体における潮位偏差が上昇し, 単層

モデルによる潮位偏差よりも10～20cm程 度大きくなる.

図-5.31 気圧及び風の推算値と観測値の経時変化の比較 (空港は図-5.29に 位置を示す.)
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図-5.32 単層モデルによる最大潮位偏差の分布と

観測潮位偏差との比較

図-5.33密 度成層と河川流入を考慮した3層 モデルに

よる最大潮位偏差の分布

(3.4)浅 海波浪推算とradiation応力の算定

Radiahon応力を計算するために行う浅海波浪推算の適

用範囲は, 土佐湾沿岸を中心とする浅海域に限定する.

計算範囲の領域構成は 沖合を1,800m格子,土 佐湾沿岸

を600m格 子以下で地形近似 し, 600m～50m格 子の領域

については, 図-5.31に 表す高潮推算の領域構成と一

致させる. 隣接する領域間は 方向スペクトルを接続し

て同時計算する. 適用範囲外となる外洋から伝播する波

浪は,外 洋波浪推算により別途計算し, この結果を浅海

波浪推算の沖側境界条件とする. 沖側境界条件として与

える量は波浪の方向スペクトルであり, 1時間毎の値を

線形補間して計算の時間間隔毎に与える.

図-5.34は, 浅 海波浪推算による土佐湾沿岸におけ

る最大有義波高の分布を表す. 浅海域における波浪変形

を考慮すると, 屈折及び浅水等の変形の影響により波高

分布に空間的な差が生じる.さ らに, 海岸において砕波

による急激な波高減衰が生じる. この浅海波浪推算の結

果から3層 のradiation応力を計算する.

図-5.35は, 桂 浜周辺の沿岸における21日9時 (高潮

最盛時) の第1層 のradiation応力発散ベクトルの分布で

図-5.34 浅海波浪推算による最大有義波高の分布

図-5.35 第1層 のradiation応力発散ベ ク トル の分布

ある. 図によれば, 水深10～15m程 度の砕波点よ り岸側

は岸向きの応力が, 砕 波点より沖側は沖向きの応力が作

用し, 砕波点を境界とする逆向きの応力分布となる.

(3.5) Wave setupを 考慮 した多層高潮推算

浅海波浪推算 により計算 した3層 のradiadon応力を用

いて高潮推算を行 う. 計算条件は, 密度成層と河川流入

を考慮 した3層 モデルであ り, 気圧及び海上風は台風モ

デルによる推算値を用いる.

図-5.36は, wave setupを考慮 した場合の土佐湾沿岸

にお ける最大潮位偏差 の分布である. また, 桂浜 ・手

結 ・横浜 ・種崎の推算潮位偏差 と観測値との比較 も表す.

種崎の観測値は桂浜の値である. Wave setupを考慮する

と, 海岸近傍において急激な水位上昇が生じるため, 図

-5.32に 表すような従来の高潮推算において見慣れた

高潮の分布とはかなり異なるものとなる.

海岸近傍の水位分布は, 図-5.35に 表 したradiation応

力発散ベクトルの分布に対応 して, 砕波点よ りも岸側で

wave setupが, 沖側でset-downが 生じる. Wave setupを考

慮すると, 桂浜 ・手結 ・種崎のような外洋に面する沿岸
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図-5.36 Wave setupを考慮した3層 モデルによる最大潮位偏差の分布と観測値との比較

図-5.37 桂浜における観測潮位偏差の再現性の比較 (推算値は単層モデル, 密度成層 ・河川流入を考慮した3層 モデル,

密度成層 ・河川流入 ・wave setupを考慮した3層 モデルの3種 類)

の潮位偏差は大きくなり, 観測潮位偏差に近づく. また,

浦戸湾口の桂浜における潮位偏差の上昇に伴い, 湾内の

横浜における潮位偏差も大きくなる.

(4) 高潮の再現に関する考察

図-5.32と 図-5.36の 潮位偏差の経時変化を見ると,

単層モデルに比べて, wave setupを考慮した3層 モデル

の推算潮位偏差は大きくなる. 特に, 外洋に面する桂浜

及び種崎における最大潮位偏差は1.0m以上, 手結では

50cm以 上高くなる. また, 桂浜における潮位偏差の上

昇に伴い, 湾内の横浜における潮位偏差も1.0m以上高く

なる. いずれの点とも, 3層 モデルによる推算値は観測

値に近いものとなり, 観測値の再現性は向上する.

図-5.37は, 桂 浜における観測潮位偏差と推算潮位

偏差の経時変化の比較を表す. 図中, 推算値は,単 層モ

デル, 密度成層のみ考慮した3層 モデル, wave setupも

考慮した3層 モデルの3種 類である. 3種 類の推算値の

比較から, どの条件の効果が潮位偏差の再現に寄与する

度合いが大きさかを明らかにすることができる.

図によれば, 密度成層の効果は10cm程度とわずかで

ある. なお, 河川流入の効果はほとんど見られなかった.

台風7010号時の高潮が河川流入の影響を大きく受けてい

ないのは, 最大流量となる時刻が, 潮位偏差が最大とな

る時刻よりも数時間遅れたためである.

それに対し, wave setupによる水位上昇量は, 潮位偏

差が最大 となる時刻において1.0m程 度となる. Wave

setupによる水位上昇量は, 単層モデルによる潮位偏差

とほぼ同程度の値となり, この関係は潮位偏差が上昇し

最大となる時刻まで成立する. その結果として, 観測記

録と同程度の潮位偏差が表現できる.
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5.6 熊野灘の高潮痕跡値の再現

(1) 伊勢湾台風時の熊野灘の高潮推算

(1.1) 熊野灘の高潮記録

図-5.38は, 気象庁報告19) による伊勢湾台風時の熊

野灘沿岸における高潮調査点とその記録である. 調査点

は, 熊野灘沿岸に複数点あり, ほとんどは高潮痕跡値で

あるため, 記録に波高そのものを含む可能性がある. そ

こで, 明 らかに波高そのものを含む痕跡値と考えられる

値は除外する (例えば, 三木里の416cm).こ れら高潮

痕跡値の値から天文潮位を差し引くと, 高潮推算値と比

較可能な潮位偏差相当の値となる.以 降では,痕 跡値を

潮位偏差相当に変換して, 検証データとする.

熊野灘沿岸の検潮記録は尾鷲にあるものの, 高潮最盛

期前に欠測となり, 最大値は痕跡である. したがって,

完全に測得された検潮記録はない. そこで, 隣接する伊

勢湾口の鳥羽と遠州灘沿岸の舞阪における検潮記録につ

いても高潮推算値の検証データとする. なお, 鳥羽 ・舞

阪ともに遮蔽水域に位置するため, 痕跡値のように波浪

そのものが含まれる可能性は小さい.

(1.2) 単層モデルによる高潮推算

熊野灘の高潮推算の計算範囲は,前 述した伊勢湾高潮

推算にならい, 伊勢湾台風経路を含む広域とし, 外洋領

域を324km格 子で近似する.計 算範囲は14領域に分割

し, 各領域は1/2または1/3の比率で次第に小格子による

地形近似を行う. これら14領域の計算は同時に行い, 領

域間の境界で流量と水位の連続計算が可能な方法をとる.

図-5.39 は熊野灘沿岸の領域構成であり, 熊野灘沿岸

は600m格 子以下で近似し, 痕跡値が現存する熊野灘沿

岸の小規模湾領域は200m格 子で近似する.

高潮の外力となる気圧 ・海上風の計算では, Myersの

気圧近似式を用いて台風の気圧分布を計算し, 傾度風と

場の風を考慮した台風モデルによる海上風推算を行う.

海上風推算に用いる条件は, 風の低減率C1=C2=0.75,

吹き込み角30°とする.

高潮推算の初期条件は, 水位と流速を0と し, 計算開

始時刻に, 台風中心深度 (台風中心における1,010hPaか

らの気圧低下値) を0と する.所 定の中心深度にするた

めの立ち上げ時間を12時間とる. また, 計算期間は,伊

勢湾の高潮推算と同様に, 高潮前駆波が発生していない

25日9時 を開始時刻とし, 高潮の揺れ戻しが生じた時間

を含む27日6時までの45時間とする.

外洋の境界条件は, 気圧降下分の潮位偏差を強制水位

として与え, 領域から外部へ伝播する自由波は自由透過

させる放射条件2) を用いる.

図-5.40は, 台 風モデルの気圧と海上風を用いた単

層モデルによる最大潮位偏差の分布である. 図中, 観測

熊野灘の高潮記録 (痕跡値, 高潮偏差)

図-5.38 熊野灘から遠州灘沿岸の高潮記録
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図-5.39 熊野灘沿岸の領域構成

図-5.40 単層モデルによる最大潮位偏差分布と観測潮位

偏差との比較

値を併記する. 単層モデルによる推算値は 熊野灘から

遠州灘に至る沿岸全体で観測値を大幅に下回る.

前述した土佐湾と同様に, 熊野灘のような外洋に面す

る沿岸は, 風による吹き寄せは発達しにくい.

そのため, 従来モデルで表現していない他の過程を高

潮推算に組み込むことが必要となる.

(1.3) 密度成層を考慮した多層高潮推算

熊野灘における3層 高潮推算の層分割は, 熊野灘沿岸

及び伊勢湾口から湾内の水温 ・塩分の鉛直分布により,

成層が確認できる水深をもとに決定する勉 伊勢湾高潮

推算と同様に, 熊野灘沿岸の成層には,水 深50m以 浅の

夏期密度成層と, 伊勢湾湾口から熊野灘にかけて広がる

淡水供給に伴う表層低密度水による成層がある. これよ

り, 3層 の層厚は, 海面～10m, 10m～50m, 50m～海

底までとする. また, 水温 ・塩分の鉛直分布から, 3層

図-5.41 密度成層を考慮した多層モデルによる最大潮位

偏差分布と観測潮位偏差の比較

の水温 ・塩分値も設定する.設 定法は伊勢湾と同様で

ある.

図-5.41 は,密 度成層を考慮した3層 モデルによる熊

野灘から遠州灘沿岸における最大の分布と高潮調査結果

の比較図である. 密度成層を考慮すると, 沿岸全体にお

ける潮位偏差が1.0m以上となり, 図-5.39に 表した単

層モデルによる潮位偏差の過小量のうち, 20～30cm程

度の再現力河 能となる. このような密度成層による高潮

の増幅現象は, 前述したとおりである.

(1-4) 浅海波浪推算とradiation応力の算定

次に, radiation応力算定のために, 熊野灘沿岸におけ

る浅海波浪推算を行う. ここで, 浅海波浪推算モデルの

適用範囲は, 熊野灘から遠州灘沿岸海域に限定し, 領域

構成は, 沖合を1,800m, 熊野灘から遠州灘沿岸を600m

以下, 高潮調査点周辺海域を200m格 子とし, 高潮推算

の領域構成及び格子間隔と一致させる. 隣接する領域は,

方向スペクトルを接続して同時計算する.

適用範囲外となる外洋から伝播する波浪は, 外洋波浪

推算により別途計算し, この結果を浅海波浪推算の沖側

境界条件とする. 沖側境界条件として与える量は, 波浪

の方向スペクトルとする.

図-5.42は, 浅 海波浪推算による熊野灘沿岸におけ

る最大有義波高の分布を表す. 浅海域における波浪変形

を考慮すると, 水深200m以 浅の海域において波高が次

第に減衰し, 熊野灘沿岸の小規模な湾内において遮蔽効

果による波高減衰が生じる. また, 海岸においては, 砕

波による急激な波高減衰が計算される.

この浅海波浪推算結果から, 3層 のradiadon応力を計

算する. 図-5.43は, 熊 野灘の五ヶ所湾沿岸と遠州灘
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図-5.42 浅海波浪推算による最大有義波高の分布

図-5.43 表層 のradiation応力発散 ベク トル分布

の舞阪沿岸における26日20時の上層radiadon応力発散ベ

クトルの分布である. 図中の舞阪沿岸における図によれ

ば, 水深15～20m程 度の砕波点より岸側は岸向きの応力

が作用し, 砕波点より沖側は沖向き応力が作用する. 一

方, 五ヶ所湾沿岸における図を見ると, 海底勾配が急で

あるために, 砕波点は海岸近傍となり, 岸向き応力が作

用する範囲は海岸近傍に限定される.

(1.5) Wave setupを考慮した多層高潮推算

浅海波浪推算による3層 のradiadon応力を用いて高潮

推算を行う. 計算条件は, 密度成層を考慮した3層 モデ

ルで, 気 圧及び海上風は台風モデルによる.

図-5.44は, wave setupを考慮 した場合の熊野灘か ら

遠州灘沿岸における最大潮位偏差の分布である. Wave

setupを考慮す ると, 海 岸近傍 において急激な水位上昇

(wave setup) が生 じるため, 従 来の高潮推算結果で見慣

れた高潮分布とはかなり異なるものとなる.

海岸近傍の水位分布を見ると, 砕波点の沖側でset down

が生 じる. Wave setupを考慮すると, 赤羽根及び舞阪の

ような外洋 に面す る沿岸の潮位偏差は50cm以 上高 くな

り, 高潮の再現性は向上する. 一方, 尾 鷲を始めとする
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多 層 モデ ル (密 度 成 層, wave setup考 慮)

図-5.44 wave setupを考慮 した多層高潮推算による最大潮位偏差分布と観測潮位偏差 との比較

熊野灘沿岸における高潮痕跡値についてはwave setup

を考慮しても依然再現性は不十分である. この原因の1

つは, 高潮痕跡値の中に波浪そのものを含む可能性があ

るためである. また, 熊野灘沿岸は海底勾配が急なため

に, 本論文で適用した200m格 子では, 海岸の極近傍に

おいて生じるwave setupを精度良く表現できないことに

起因するとも考えられる.

(2) Wave setup理 論による熊野灘の高潮痕跡値の再現

熊野灘沿岸は海底が急勾配であるため, wave setupが

含 まれた高潮痕跡値を再現するためには, 200m格 子で

表現不可能な数10mス ケールのwave setup量を見積る必

要が ある. この量は, 前述 した, Longuet-Higgins and

Stewart10) の水位上昇量の算定式を利用 して推定すること

ができる.

(5.36)

ここで, ηは水位 (天文潮位+潮 位偏差), Hは 砕波

後の波高, γは波高水深比, h及 びhbは 砕波水深であ

る. これらの変数に, 海岸格子において, 高潮推算から

推定される水位と浅海波浪推算から推定される波高, 及

び水深を代入する. その後, 式 (5.36) で推定される水位

上昇量を, 200m格 子の高潮推算結果に加算することに

より, 痕跡値相当の値に補正する.

図-5.45は, 熊野灘沿岸の高潮調査点における補正

された潮位偏差と高潮痕跡値との比較である. 図中, 単

層モデル及び3層 モデルによる高潮推算結果も併記する.

補正した潮位偏差は, 湾奥に位置する波高が小さい地点

を除けば 高潮痕跡値をかなり説明することができる.

以上の検討で述べたように, 本論文で提案した高潮推

算モデルは, 海底勾配が急な海岸では, 海岸近傍の微地

形により生じるwave setup量で補正する必要はある. し

かしながら, 熊野灘沿岸の高潮痕跡値を相当量再現でき

る.

図-5.45 熊野灘沿岸の高潮調査点における高潮痕跡値と

高潮推算値の比較
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5.7 東京湾の高潮の再現と予測

(1) 高潮推算に用いる地形データ

地形データの作成範囲は台風の通過経路を含む太平洋

の広域とし, 東京湾沿岸は, 図-5.46に 表すように

200m格 子により地形近似を行う. 湾外の地形は200m以

上の大格子により地形近似を行い, サイズの異なる格子

間で水位と流量の結合を行うことにより, 広域から湾内

までの同時計算を行う.

図-5.46 東京湾の地形近似と気象 ・潮位の観測点

(2) 気象と潮位の観則点

東京湾における潮位の観測点を図-5.46に ▲印で表

し, 気象観測点を●印で表す. 潮位の観測点は, 湾口の

港研 ・横須賀, 湾西部の山の内, 湾奥の東京灯標 ・芝

浦・晴海 ・千葉がある. 一方, 気象の観測点は, 湾口の

第二海量 ・館山, 湾西部の横須賀 ・本牧 ・横浜, 湾奥の

東京灯標 ・東京 ・千葉がある. これらの点の観測値によ

り, 近年顕著な高潮が発生した台風8506号と7920号来襲

時の気圧場, 風場及び高潮の推算精度を検証する. また,

観測風の相関解析を利用して東京湾の内湾海上風のモデ

ル化を行う.

(3) 内湾海上風のモデル化

(3.1) 気圧と海上風のモデル化

Myersの式による台風影響圏内の気圧分布のモデル化

と海上風場の推定は, 次の手順により行う.

(1) 地上天気図に記載された台風影響圏内の等圧線分布か

ら, 台風の気圧分布を近似するための最適な台風半径

を最小自乗法により求める.

(2) この台風半径をMyersの式に当てはめ, 東京湾内の気

象観測点における気圧の経時変化を推算する.

(3) 東京湾内の推算気圧と観測気圧の経時変化を比較し,

観測気圧が再現可能なように台風半径を修正する.

(4) 台風影響圏外の気圧は, 天気図に記載されている等圧

線分布をもとに設定する.

(5) 傾度風 ・台風ハイブリッドモデル (HBモ デル) を用

いて, 台風影響圏内と圏外の気圧を滑らかに接続する.

上空大気の風も同様のモデルで推算する.

(6) 上空大気の風を海上風へ変換するために, 風速と緯度

に依存する補正が可能な境界層モデルを適用する.

HBモ デルと境界層モデルは, 前述した外洋海上風の

数値計算において述べた方法である.

図-5.47は (1) から (6) の手順により推算された海上風

と観測風の経時変化の比較を表す. 東京灯標は海上風観

測点である. 推算海上風との比較を見ると, 台風が最接

近するまでの時間帯は両者がほぼ一致する. 一方, 台風

通過後の7月1日6時以降はW系 の推算海上風が過大とな

る.

図-5.47 推算風と観測海上風の経時変化の比較

(3.2) 観則風の相関解析

HBモ デルによる推算風では表現できない湾内の海上

風の空間的な分布特性を把握するために, 図-5.46に

表す気象観測点における観測風の相関解析を行う.

第1段 階は, 東京灯標においてHBモ デルによる海上

風推算値と観測値との風向別相関解析を行い, 推算値を

観測値に補正する係数を求める. 相関解析に用いる推算

値は, 1974年～1989年までの16年間に東京湾へ来襲した

気象擾乱を1,282個抽出し,こ れら気象擾乱時の東京灯

標における海上風をHBモ デルにより推算して得る. こ

の相関解析から求まる回帰係数は, 図-5.48下 図にお

いて東京灯標として表す風向別補正係数Aと なる. 図を

見ると, 補正係数は東京湾の湾軸に沿うS系で1.0以上と
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図-5.48 東京灯標と風観測地点における観測風相関解析から求められる風向別回帰係数

なり, 推算値よりも観測値が大きくなる. 他の風向は

1.0以下となる.

第2段 階は, 東京灯標の海上風観測値と他の5地 点

(第二海量 ・横浜 ・本牧 ・東京 ・千葉) の観測値との風

向別相関解析を行う. この解析により, 図-5.48上 図

に表す東京灯標の観測値から他の地点の観測値を推定す

る回帰係数Bが 求められる.

第3段 階は, 東京灯標の補正係数Aと, 他の地点との

回帰係数Bの 積A・Bを 求める. 図-5.48下 図は, 前述

した東京灯標の風向別の補正係数Aと 他の観測点におけ

る風向別の補正係数A・Bを 表す. この係数を各観測点

におけるHBモ デルによる推算海上風に乗ずると, 各観

測点が有する陸上地形の影響を考慮した海上風に補正す

ることができる.

第4段 階は, 図-5.49に 表すような観測点を頂点と

する三角形要素網を, 東京湾全域が計算領域に取り込ま

れるように構成し, 各観測点には補正後の海上風を設定

する.そ して, 要素内の海上風は3頂 点の座標値を変数

とする重み関数を用いた平面補間24) により推定する.

図-5.49 に表す館山と湾口の2点 は推算海上風をそ

のまま与える. また, 東京湾奥に仮想点を設定し, 千葉

と同じ値を与える. ここで, 陸上風観測点における相対

的に開放した海風系の方向については, 東京灯標と同じ

補正係数を用いる. 例えば, 本牧はE系が該当する. た

だし, 千葉は東京灯標よりも大きい補正係数のため, 千

葉の値を採用する. このようにして, 風向別の地形条件

の影響度を補正係数により定量化し, 陸上風観測点にお

ける推算風の補正は, 相対的に開放した海風系の方向に

対して補正係数Aを, 陸風系に対して補正係数A・Bを

乗じる.

以上の手順により, HBモ デルによる推算海上風から

陸上地形の影響を受けた内湾海上風の平面分布が推定で

きる.こ の方法を推算風補正モデルとし, 顕著な高潮を

発生させた台風8506号と7920号時の高潮推算に適用する.

図-5.49 観測風補間に用いる気象観測点と補間領域分割図

及び推算風補正モデルによる内湾海上風の分布例

(3)推 算風補正モデルによる海上風の推定

図-5.49 は推算風補正モデルによる海上風推定結果

の例であり, 台風8506号接近時刻の風速ベクトルの分布

を表す. 図によれば, 湾西岸沿いは陸上地形による遮蔽

効果により風速が弱くなり, 湾口から湾奥の湾軸に沿っ

ては強風となる傾向が見られる. また, 図-5.50は 東

京灯標における補正後の推算風と観測風の経時変化の比

較を表す. 観測風の経時変化の再現性は良好である.
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この推算風補正モデルにより, 規模 ・コース等を任意

に想定した台風が来襲する場合についても, 内湾海上風

を推定できる.

図-5.50 東京灯標における推算風補正モデルを用いた台風

8506号時の推算風と観測風の経時変化の比較

(4) 近年の顕著な高潮の再現

(4.1) 台風8506号による高潮の再現

はじめに, 台風8506号時の気圧場と海上風場の推定に

HBモ デルを適用し, 単層モデルによる高潮推算を行う.

計算期間は6月29日15:00～7月1日15:00までの48時間とす

る. 初期条件は潮位偏差及び流速を0と し, 気圧深度を

0と して, 気圧と海上風は12時間かけて次第に所定の値

へと漸近させる. 外洋境界では, 気圧降下分の潮位偏差

を設定し, 計算領域からの反射波は自由透過22)させる.

図-5.51 は横浜山の内における潮位偏差の推算値と

観測値の経時変化の比較を表す. また, 図-5.52は 湾

口から湾奥にかけての潮位観測点における最大潮位偏差

の推算値と観測値の比較を表す. 図－5.51に 表す単層

モデルの経時変化を見ると, 推算値は観測値を大きく下

回る. このような推算値が過小となる傾向は, 図-5.52

に表す単層モデルの結果から判断すると, 湾口の港研か

ら湾奥の晴海までの湾内の広い範囲において生じている.

次に, 密度成層を考慮した3層 の高潮推算を行う. こ

の計算では, 伊勢湾の高潮推算と同様に, 中層と下層の

密度差が10kg/m3となる密度成層を設定する. ここで,

3層 の高潮推算の理論及び推算方法は5.3で述べた方法

である.

図-5.52 及び図-5.53に 表す密度成層を考慮した推

算結果を見ると, 単層モデルに比べて湾全体の潮位偏差

は10～20cm程 度高くなり, 湾奥の千葉が過大となる点

を除けば 潮位偏差の再現性は向上する. 特に, 湾口の

港研において, 0.5mを超える潮位偏差が再現されている.

このような潮位偏差の上昇は, 湾の沖合から湾口にかけ

て生じており, その影響により湾内全体の潮位偏差が上

昇する. この状況は伊勢湾高潮の再現において述べた高

潮増幅現象と同様である.

さらに, 推算風補正モデルにより推定される内湾海上

風を高潮推算に適用する. 図-5.52及 び図-5.53に 表

す推算風補正モデルを用いた計算結果を見ると, 最大潮

位偏差の推算値と観測値は湾内全体でほぼ一致し, 経時

変化についても良く一致している.

図-5.53 は台風8506号時の東京湾全域における最大

潮位偏差の分布を表し, 左図が単層モデルによる分布を,

右図が本研究で提案する密度成層+推 算風補正モデルに

よる分布を表す. 提案したモデルによる推算値は, 単層

モデルの推算値と比較して, 湾口で大きくなり, 逆に湾

奥で小さくなる傾向にある. これは, 湾内で生じる高潮

による水位勾配は緩やかになる特徴を表す.

図-5.51 横浜山の内における台風8506号時の潮位偏差の

推算値と観測値の経時変化の比較

図-5.52 高潮検証地点における台風8506号時の最大潮位

偏差の観測値と推算値との比較
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図-5.53 台風8506号時の最大潮位偏差の分布 (単層モデルと密度成層+推 算風補正モデルとの比較)

(4.2) 台風了920号による高潮の再現

台風8506号時の高潮再現モデルを, 台風7920号時の東

京湾における高潮推算にも適用する. 図-5.54上 図は,

東京灯標における海上風の推算値と観測値の経時変化を

比較し, 下図は横浜山の内における潮位偏差の推算値と

観測値の経時変化を比較したものである.

海上風と高潮ともに, 推算値は観測値の経時変化をほ

ぼ再現している. 特に, 観測風に見られる台風最接近後

のW系 風の風速が減少する傾向が良く再現されている.

(4.3) 設定条件が高潮再現に及ぼす効果

図-5.52 に表した東京湾の潮位観測点における最大

潮位偏差の観測値と計算モデルの違いによる最大潮位偏

差の推算値の比較から,設 定条件が高潮の再現に及ぼす

効果は次のようにまとめられる.

単層モデルは, 湾奥の千葉を除く湾口から湾奥までの

湾全体の高潮を過小に計算する. それに対し, 密度成層

を考慮すると, 湾口から湾奥にかけて高潮推算値は10～

20cm程 度上昇し, 再現性は向上する. さらに, 推算風

補正モデルにより内湾海上風を推定すると, 湾口から湾

奥における潮位偏差の推算値は観測値とほぼ一致 する.

図-5.54 台風7920号時の東京灯標における推算風及び山の内

における推算潮位偏差と観測値の経時変化の比較
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図-5.55 東京湾代表点における提案モデルによる最大潮位偏差の予測値と気象庁モデルによる予測値の比較

(5) 提案モデルと気象庁モデルとの比較

(5.1) 想定台風条件

東京湾の計画偏差の決定において想定された台風条件

は, 規模が伊勢湾台風であり, コースが大正6年台風と

キティ台風の2種 類である. 気象庁4) はこれらの想定台

風条件について, 台風モデルによる海上風の推算と単層

モデルによる高潮推算を行った. この時に推算された潮

位偏差が東京湾の計画偏差の参考値となっている.

本研究では, 提案したモデルを用いて, 2種 類の想定

台風時の高潮推算を行い, 気象庁の推算結果との比較を

行う. ここで, 気象庁と本研究の台風条件の違いは, 次

のようにまとめられる.

気圧場の近似は, 気象庁が藤田の式を, 本モデルが

Myersの 式を採用している. また, 推算風を海上風へ変

換する方法は, 気象庁が傾度風の低減率0.6, 場の風の

低減率4/7, 吹き込み角30゜を用い, 本モデルが前述し

た推算風の補正モデルを用いている. その他の台風属性

(台風中心位置, 中心気圧, 台風半径, 移動速度)は 同

じである.

(5.2) 高潮の予測結果の比較

図-5.55は2種 類の想定台風 (大正6年台風とキティ

台風の2コ ース) による東京湾の代表点における最大潮

位偏差を, 気象庁の予測値と本モデルの予測値について

比較したものである. 図の横軸は, 湾全体の最大潮位偏

差の分布を把握できるように, 西岸沿いの湾口から湾奥

までの代表点と東岸沿いの湾奥から湾口までの代表点順

に配置している.

図より, 予測値の比較結果は次のようにまとめられる.

大正6年台風コースの場合, 湾奥の千葉における最大

潮位偏差は両者で一致する. しかしながら, 湾口から湾

奥(西 岸の横須賀から浦安, 東岸の湊から姉ヶ崎)に か

けての最大潮位偏差は, 本モデルの予測値が気象庁の予

測値よりも大きい. 特に, 湾西岸の横須賀から川崎にお

いて差が顕著であり50cmに及ぶ

一方, キティ台風コースの場合, 湾奥の築地から千葉

における最大潮位偏差は両者で一致する. しかしながら,

湾口から湾中央にかけての最大潮位偏差は, 本モデルの

予測値が気象庁の予測値よりも10cm程度大きい.

本モデルの予測値は, 2種 類の想定台風とも, 気象庁

の予測値と比べ, 湾奥でほぼ一致するものの, 湾口から

湾中央において大きくなる. この傾向は, 前述した台風

8506号の単層モデルによる推算値と提案モデルによる推

算値の比較結果と整合する.

5.8 高潮の数値計算のまとめ

本章では, 新たな高潮推算モデルを提案し, 複数の

現地への適用事例について述べることにより, モデル

の妥当性について検証を行った. 以下に, 適用事例か

ら得られた成果をまとめる.

(1) 伊勢湾の高潮の再現

伊勢湾の高潮推算は, 高潮現象を再現する上で重要

な要素として, 密度成層, 内湾海上風, wave setup等の

効果を挙げ, これ らが無視できないことを例証したも
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のである. 以下に適用成果をまとめる.

(1) 単層モデルによる高潮推算と比較すると, 密度成層は

沿岸全域で高潮時の潮位偏差 を20～30cm程 度増幅 し

湾全体の潮位偏差も同程度上昇させる.

(2) 陸上地形の影響を受けた内湾海上風は, 湾 口か ら湾中

央における海上風速の増加により湾中央の潮位偏差を

30cm程 度高 くし, 陸上地形背後 における風速の減少

によ り湾奥の潮位偏差 を15cm程 度低下させる.

(3) Wave setupは, 200m格 子で地形近似を行う場合 に, 外

洋 に面する沿岸の潮位偏差 を50cm程 度増加させる.

(4) これ らを考慮することによって, 外洋に面する沿岸

か ら湾内の沿岸において生 じる高潮を, 広範囲で精

度良く再現できるよ うになった.

(2) 土佐湾の異常高潮の再現

土佐湾沿岸において, 台風7010号 来襲時に観測された

異常な高潮の再現を行 った. 高潮推算は,密 度成層 と

wave setupを考慮 した3層 レベルモデルを適用 した. 以

下に成果をまとめる.

(1) スペク トル浅海波浪推算法により, 発達 ・減衰と砕波

を含む変形 を考慮 した土佐湾沿岸の浅海波浪場を推算

し, その結果からradiation応力を推定した.

(2) 気圧低下 と風 による吹き寄せの効果のみを考慮 する従

来型の単層モデルは, 土佐湾沿岸で記録された潮位偏

差よ りもかな り低 い偏差 しか推算できない.

(3) 密度成層, 河川流入, wave setupを考慮した3層 レベ

ルモデルを適 用すると, 観測値をほぼ説明できる.

(4) 密度成層の効果は10～20cm, wave setupの効果は桂浜

で1m以 上となる. また, 浦戸湾 口に位置する桂浜に

おける偏差の上昇は, 湾内の偏差も上昇させ る.

(3) 熊野灘の高潮痕跡値の再現

熊野灘沿岸において, 伊勢湾台風来襲時に記録された

高潮痕跡値の再現を行 った. 主要な成果を以下にまとめ

る.

(1) 密度成層 とwave setupを考慮 した3層 高潮推算による

最大潮位偏差 は, 従来型高潮モデルと比べて, 0.5～

0.8m程 度高い値 とな り, 熊野灘沿岸における高潮痕跡

値の7～9割 程度を再現する.

(2) 浅海波浪推算は, 海岸 における砕波に伴う波高減衰を

表現できる. この波浪推算結果か らradiadon応力が算

定でき, 海岸で生じるwave setup量を推定できる.

(3) 伊勢湾台風時の高潮痕跡値のうち, 気圧降下 と吹き寄

せによる量は高々5割 (1.0m) 程度, 密度成層による

増幅量は0.2～0.3m, 沿岸 を200m格 子で近似 した高潮

推算で説明可能なwave setup量は0.3～0.4mと なる.

(4) 3層 モデルによる潮位偏差 に, 数10mス ケールの海岸

微地形で生じるwave setup量による補正を行うと, 波

高が低い湾奥地点を除き, 高潮痕跡値を再現できる.

熊野灘沿岸のような外洋に面する沿岸における高潮

を再現するためには, 従来型の高潮推算で考慮した気

圧降下と吹き寄せによる水位上昇と併せて, 本論文で

提案した, 密度成層とwave setupを考慮した多層高潮

推算モデルを用いる必要がある.

(4) 東京湾の高潮の再現及び予測

ここでは, 東京湾の湾口から湾奥にかけての潮位偏差

を精度良く再現する高潮推算モデルを提案した. 以下の

適用成果をまとめる.

(1) 東京湾の潮位偏差を再現するための条件は, 次の2つ

が挙げられる.

○密度成層による高潮増幅

○陸上地形の影響を受けた内湾海上風

(2) 内湾海上風の推定は, 東京湾の気象観測点における観

測風間の相関解析結果を利用して, 推算風を空間的に

補正するモデルを適用した. このモデルは, 任意の台

風来襲時の内湾海上風を予測することができる.

(3) 提案したモデルを想定台風時の高潮予測に適用し, 気

象庁の予測値との比較を行った. その結果, 次の点が

明らかになった.

○湾奥で予測される潮位偏差はほぼ同値である.

○湾口から湾央で予測される潮位偏差は 提案モデル

による値の方が大きく, その差は数10cmとなる.

なお, 本研究では, 計算時間及び計算容量等の制約

から鉛直方向に3層 の近似を行った. また, 台風通過

時の鉛直方向の流速分布及び密度分布の時系列的な変

化等については検証を行っていない.

今後, 台風通過時の鉛直方向の流速 ・密度分布に関

する観測値との検証を行い, 層間で生じる鉛直混合の

状況, 最適な層数による鉛直方向の流速 ・密度分布の

近似等の課題を解決し, より高い精度のモデル構築を

行う必要がある.

また, 土佐湾及び熊野灘の一部沿岸では, 高潮痕跡値

を説明できなかった. この要因は, 高潮痕跡値の信頼性,

長周期波の影響とその共振による水位増幅, 浅海波浪推

算モデルによる湾内回折波の推算誤差等が考えられる.

今後, 上記の点について改良を行う必要がある.
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6. 津波の数値計算

6.1 概 論

本章では, はじめに, 近地津波を対象とする津波計

算の事例として西日本の海岸を取り上げる.

西日本の海岸に点在する多数の港湾では, 津波防災

計画の総点検を行うことが急務とされている. 特に, 南

海道沿岸は, 沖合の南海トラフを波源とする南海地震津

波が100～150年周期で発生し, 日本有数の津波常襲地帯

となっている.

従来, 津波防災計画に関する調査は, 断続的に実施

されているものの, 複数の港湾を対象とする統括的な津

波防災の検討を行う手法は確立されておらず, 個別の海

岸 ・港湾に限定して実施されているのが現状であった.

そこで, 西日本の多数の海岸 ・港湾を対象とする広

域の津波計算システムを計画する. そして, その設計概

要をまとめるとともに, 既往津波の再現計算を行い, 現

地適用性を評価する.

次に, 近地津波の中でも伝播距離の長い場合として

日本海の津波伝播を取り上げる. 1993年7月12日 に発生

した北海道南西沖地震津波は, 死者 ・行方不明者が200

名を超える大災害をもたらした. この津波の研究上特筆

すべき点は, 日本海沿岸の沖合波浪観測点で, 津波の波

形と流速が観測されたことである1). これらの記録は強

い浅水変形の影響を受けず, 振幅も50cm程 度であった.

観測された津波の規模とデータ量は, 過去に例を見ない

ものである.

現在, 実用化されている津波の数値計算の精度検証

は, ほとんどが計算値と痕跡高 ・検潮記録との照合のみ

である. 痕跡高から得る情報は, 津波の時空間規模から

考えると, 瞬間的でかつ局所性が強い. また, 検潮記録

は津波の波形を正確に表さない2). したがって, 直接観

測された津波波形による数値計算の精度検証は, 新しい

視点による試みであり, より現象に忠実な計算が要求さ

れる.

そこで, 今回の津波観測記録を利用すべく, 日本海

を伝播する津波に関する数値計算を行い, 観測値と計算

値との波形比較を行う. この比較結果から, 伝播計算精

度について考察する. さらに, 計算によって拡張される

時空間情報を用いて, 日本海を伝播する津波の特性と陸

棚上の応答特性について解析する.

さらに, 遠地津波の計算についても取 り上げる.

1960年チリ地震津波のように, 波源が遠方にある津波を,

数値計算を用いて再現することは, 津波の伝播域が太平

洋の広範囲に及ぶことから, 長い間, 困難な研究課題で

あった. しかしながら, 近年の計算機能力の飛躍的な向

上により, 外洋伝播津波を数値計算により追跡すること

が容易となり, 近年の研究3) により, 遠地津波の計算精

度を高めるための計算方法が確立された. ただし, この

ような遠地津波の外洋伝播計算も, 格子間隔は10分程度

(約18km) となるため, 沿岸域の防災計画立案に利用

する上で, 地形近似精度が不充分である. そこで, 日本

沿岸域を対象とする地形近似精度の高い津波計算と結合

して利用する必要が生じる.

ここでは, 1996年イリアンジャヤ地震津波を対象と

する外洋の津波伝播計算と, 津波が伝播した南海道沿岸

を対象とする津波計算とを結合する方法について説明す

る. また, 計算法の妥当性を, 検潮所で記録された津波

波形との比較をもとに検証する. さらに, 遠地津波の伝

播及び沿岸域における応答特性について, 計算結果を解

析し, 遠地津波の特性について把握を行う.

6.2 近地津波の計算

(1) 近地津波の計算理論

(1.1) 近地津波の支配方程式

a) 基礎方程式の誘導

津波の現象は, 自由波の伝播として表され, 相対水

深が小さいことから, 鉛直方向の水粒子の運動が重力に

比して無視できるとされ, 静水圧近似が仮定される. 静

水圧近似が仮定されると, 長波近似が成立する. した

がって, 流速が鉛直方向に積分された連続式と運動方程

式により, 海水の運動が記述される. このような津波の

支配方程式は, 水深方向に積分された連続式ならびに運

動方程式として,

(6.1)

(6.2)

(6.3)

となる. また, 底面摩擦項は, 運動量の損失に関わる

項F'を含めて考 えることにより, 次のように記述 される.

(6.4)
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この うち, 底面摩擦FBは, マニングの粗度係数を用 い

ることにより, 次のように表される.

(6.5)

そして, 津波の支配方程式では, 海面せん断応力項 と気

圧勾配項は無視される. これ らの方程式の座標系及び変

数の定義位置は, 図-6.1と なる. ここで, (x, y) は静

水面にとった空間座標, tは 時 間, ηは水位変動, D

は (D=h+η) で表 され る全 水深, hは 静水 深,

(M, N) は 各 々 (x, y) 方 向 の 流 量 フ ラ ッ ク ス,

gは 重力加速度, fは コリオリ係

数, AHは 水平渦動粘性係数である.

式 (6.17) か ら (6.19) において, 波形勾配H/Lが 小さい

と仮定すると, 微少振幅波の近似が成立 し, 底面摩擦項

と非線形項を無視することにより, 線形の方程式 となる.

(6.6)

(6.7)

(6.8)

図-6.1 方程式の座標系と変数の定義

b) 基礎方程式の差分化

線 形長波 の式 (6.6),(6.7),(6.8)は, 空間差分をス

タッガー ド格子 によ り, 時間差分をリープ ・フロッグ法

によ り差分化する. 差分化による変数の定義は, 図-

6.2の ように表 される. 差分化の詳細 については, 後

藤 ・小川4) に記述されており, これにな らった.

(1.2) 津波計算に用いる条件

a) 初期条件

津波の数値計算 は, 初期条件 として, 海底地殻変動

の鉛直成分 と同等の海面水位変動を与える. この初期水

位は, 地震断層モデルから計算される. 地震の発生機構

は, プレー ト・テク トニクス理論で説明され, 地球内部

に蓄積 された歪みが, 限界に達すると亀裂 (断層)

が生じ, これに沿って両側の地殻が急激にずれる. この

現象が断層運動である. 海底下で断層運動が起こると,

海底に鉛直方向の隆起 ・沈降が生じ, 津波の原因となる.

断層運動自体は, 微細に見ると非常に複雑な過程を

持つ. しかし, 運動全体を巨視的に見ると簡単なモデル

で表すことができる. 最も単純なモデルは, 図-6.3に

示すような, 長さL, 幅Wの 矩形の断層面が平均的に

D (すべ り量, あるいは食い違い量という) だけ互い

にずれるものと考える. 典型的なものとしては, 図-

6.4に 示すように, 水平方向にずれる横ずれ断層 (右ず

れ ・左ずれ) や鉛直方向にずれる縦ずれ断層 (正 ・逆)

がある. 断層の幾何学的特性は, すべりの方向λ, 断

層の走向φ, 断層面の傾斜角δに よって表される. 以

上の6個 が断層パラメータ5) であり, 地震波解析により

推定される.

図-6.2 空間 ・時間差分格子と変数の定義点

上記の断層パラメータが与えられると, 断層近傍の

海底面 (地表面) における鉛直変位分布は, 弾性論を基

礎としたMansinha and Smylie6) の方法により計算で求め

ることができる. 図-6.5に 断層の動きと地表変位の概

念を示す. この鉛直変位を海面の水位として与えて, 津

波の数値計算の初期条件とする.

海底の変位を海面上に与える場合には, 変動全体が

瞬時に完了するものとしている. 実際の地震断層運動に

おいては, 変動は瞬間的に生じるのではなく, 数秒から
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100秒 程度の継続時間を持つことが知 られている. ただ

し, 津波の発生時の水位変動としては, 瞬間的に海面上

に変化が生じた場合と, 1か ら2分 の立ち上が り時間で

完了させた場合 とでは, ほ とん ど差 がない ことが,

Aida7) により確認されている.

また, 海底面か ら震源までの深さは, 海底地盤 の変

位量を定める重要な要素となる. 深さ50か ら80kmの 震

源で断層の1/10以 下の変位量, 40kmよ り浅いときに1/10

以上の変位量が海面に現れると考えてよい. このように

して求め られる津波の初期波形は, 一山一谷の形状で,

平 面形 状 は, 長 軸 が100か ら200km, 短軸 が50か ら

100km程 度の楕 円形が多い.

図-6.3 断層パ ラメー タの説明

図-6.4 断層 の種類

図-6.5 断層運動と地表変位の概念図

(1.3) 沖側境界条件

a) 入射波のみを考慮する強制境界

津波の数値計算を, 外洋の津波伝播計算と詳細な地

形近似が行われる沿岸津波計算とに分離して行う場合に,

外洋の津波伝播計算の入射波成分を沿岸津波計算の沖側

境界条件として与え, 海岸からの反射波を自由透過する

ような境界処理を行う必要がある. 沖側境界の処理につ

いては, 後藤 ・小川4) にならうものとし, 以下にその概

要をまとめる.

沖側境界で波を強制入力する場合, 計算領域内から

の反射波が沖側境界を自由透過することができなくなる

ため, 強制入力した波形とは異なる別のモー ドの振動が

新たに発生する. この反射波を沖側へ自由透過させるた

めには, 特性曲線法を用いて, この現象を表現する.
一様水深の海域において, 沖側境界からsin波が入射

する場合, 海域を伝播する波は線形長波で近似できると

仮定する. 線形長波の式は, 一次元伝播の場合に,

(6.9)

(6.10)

で表される。式 (6.9) と式 (6.10) を特性量 を用いて変

形し, その和および差をとると,

(6.11)

が求められる. 特性曲線法の考え方に基づけば, 式

(6.11) の物理的な意味は, という特性線上で,

u+と いうリーマン特性量を持つ ということを表

す. すなわち, 津波の伝播速度は √ghで 表され, 1つ

の波はリーマン特性量を保存するように伝播する. これ

は, 線形長波の場合に導かれる関係で, 水位と流速が水

深に依存することを表す. この関係から,

(6.12)

が導かれる.

今, 図-6.6に 示すよ うに, x=x0を 境界点 とお き,

x軸 の負の方向に進行す るsin波が入射するものとす る.

図か ら特性量の関係は, 正の傾きの特性線に沿 って,

(6.13)

が成立し, 負の傾きの特性線に沿って,

(6.14)
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となる. さらに, 負の特性線に沿 う特性量は, 沖側か ら

の進行波を表すものであるか ら, (μ0, η0) の間では,

(6.15)

が成 り立つ. 式 (6.15) を式 (6.14) に代入 し, 正の特性線に

沿 う関係式 (6.13) と, 負の特性線に沿 う関係式 (6.14) か

らη2を消去すると, 境界位置における流速 μ2は,

(6.16)

となる. ここで, 入射波を負の方向に進行するsin波と

して,

(6.17)

とお く. こ こで, k0は 入 射 波 の 波 数 で あ る.

式 (6.15) か ら,

(6.18)

と な り, 式 (6.18) を 式 (6.16) に 代 入 す る と, 流 量 μ2は,

(6.19)

となる. 式 (6.19) を, 津波の数値計算で用いる流量M

で表現しなおす と,

(6.20)

となる. ここで, 式 (6.20) の (M1, η1) は, 格子内の定義

点ではないため, 内挿法により次式のように求める.

(6.21)

(6.22)

ここまでの説明は1次 元伝播の場合であるため, 2

次元伝播の場合に拡張する. 2次 元伝播の場合は, 特性

関係が特性曲面上で成立することになるのが一般的であ

る. ここでは1次 元伝播の結果を拡張して用いる.

1次元伝播と大きく異なる点は, 波の進行方向であ

る. 一般的に波の入射方向は一定であるため, 負の特性

線の方向は一定な方向となる. しかし, 計算領域内から

の反射波を表す正の特性線は入射方向と異なることがあ

る. そのため, 正 ・負両方の特性線の方向を考え, 1次

元伝播と同様の方法で計算すれば処理が可能である. 津

波計算では, 反射波の特性線を流れの合成方向から決定

する.

b) 自由透過境界

自由透過境界は, 計算領域内からの反射波を, 境界

から自由に透過させる条件である. この場合には, 前述

した入射波を与える特性曲線法を用いた関係の反射波成

分のみを考慮すればよい. 図-6.6に おいて, 境界位置

x=x0で 反射波を自由透過させる方法を考える.

先に境界条件式において,

(6.23)

であると考えると, 式は簡単にな り,

(6.24)

が境界条件となる. 入射波境界の場合と同様に, 2次 元

伝播に関しては, 流向から波の伝播方向を計算して, 境

界条件を与える.

図-6.6 特性曲線法の説明と変数の定義位置

c) 強制波入力境界

前述した入射波のみの入力とは異な り, 反射波成分

も含める境界値を強制入力とする場合は, 反射波成分を

自由透過させるという操作を行う必要はない. 与える強

制波そのものを沖側の入力境界値とする. 線形計算にお

ける強制入力であれば, 水位または流量のどちらかの

データを与えるのみでよい.

(1.4) 海岸境界条件

a) 完全反射境界

線形長波理論式を用いて計算する場合には, 内陸部

への遡上を考慮せず, 汀線を鉛直壁と考えて岸に垂直な

流量を0と する. また, 計算の安定性のため, 汀線の1

個海側の格子点水深を海底の露出が生じないようにする.
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b) 陸上遡上境界

陸上への津波の遡上に関 して は, 非線形長波理論式

を用いる場合のみ考慮する. 陸上への遡上を扱う場合に

は, 岩崎 ・真野8) の方法を用いる. これは, 図-6.7に

示すように, 波先端部での地形を階段上に考え, 陸側格

子点の地盤高hよ り海側格子点の水位 ηが高い場合に,

その差を実水深Dと して式 (6.18),(6.19) を用いる流量

計算を行う方法である.プ ログラムでは, しきい値とし

てD>105mの ときに流量を計算する.

図-6.7 遡 上境界条 件

c) 越流境界

計算領域内の防波堤 ・堤防等において, 水位がその

天端高を越える場合には, 次の本間公式9) を用いて単位

幅当たりの越流量Qを 計算する.

(6.25)

ここで, H1, H2は 天端高を基準 とする提前後の水深で,

H1>H2で ある. 2種 類の越流現象は, 図-6.8の 模

式図のように表される.

図-6.8 2種類の越流現象の模式図

(1.5) 領域接続境界

a) 領域分割の制約条件

格子による計算範囲内の地形近似は, 津波の波長の

近似精度によって決定される. 津波の周期は変化しない

と仮定すると, 長波の分散関係から, 津波の伝播速度は

水深が浅くなるとともに遅くなり, 波長が短くなる. そ

のため, 計算範囲内で, 波形近似精度を一定にするため

には, 水深が浅くなるとともに格子間隔を小さくするこ

とが必要となる.

今村 ら10), 長谷川ら11) の研究によれば 津波計算の離

散化誤差 (津波波形を計算格子間隔 ・時間間隔という時

空間的な離散量で近似するために生ずる誤差) と打ち切

り誤差 (微分方程式を差分近似したときに高次項を省略

するために生ずる誤差) を小さく抑える基準として,

(6.26)

を満たす計算格子△sを採用することが提案されている.

ここで, Lは 津波の波長, Cは 津波の波速, Tは 津波

の周期である. すなわち, 津波の波長を20～30以上の分

割数で近似することを表す. 津波の波長は周期と波速の

積で表され, 波速は水深の平方根に比例する. 津波が伝

播する海域の水深が浅くなると, 波速が遅くなり, 津波

の波長は短くなる. そのため, より細かい計算格子で近

似することが必要となる.

式 (6.26) は格子間隔趣 と水深hの 関係として,

(6.27)

と表される. 式 (6.27) より, 採用する格子間隔趣 が適用

できる最低水深が定まる.

一般に, 津波計算の場合は, 波源を包含する広域の

津波伝播を扱うとともに, 対象海岸の詳細な地形近似に

よる津波高の計算を行うという, 2つ 条件を満足する必

要がある. 計算範囲全域を海岸部と同じ格子間隔で近似

すると, 計算容量 ・計算時間の両面から非効率的となる.

そのため, 沖側から海岸にかけて, 格子間隔を1/2ま

たは1/3の 比率で順次小さくしながら, 計算範囲内を

異なる格子間隔で地形近似する複数領域に分割し, 各領

域間を連結して, 同時計算を行う方法が採用される. こ

こで, 異なる格子間隔の領域間の接続は, 接続による比

率が1/2または1/3になるように行う. これは, 領域の接

続に伴う計算誤差を最小限にとどめるための措置である.

既往の研究成果12) によれば 接続比率が小さくなるほ

ど計算誤差は増大するとされ, 誤差を5%程 度に抑える

ための条件は, 式 (6.27) よりも厳しく,

(6.28)

となる. ここで, △sは小格子の格子間隔である.

図-6.9は, 2領 域間の格子位置の関係を表すもの

である. 図に示すように, 他の領域内に2行 または2列

の予備格子が配置されるように, 接続境界における格子

設定を行 うと, 非線形計算力河 能 となる.
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以降では, 異なる格子間隔の複数領域を設定する手

順についてまとめる.

はじめに, 領域分割をする計算に用いる格子間隔△s

を決定する. 次いで, 対象とする津波の周期丁を仮定

し, 式 (6.27) に代入すると, 設定する格子間隔に対する

最小水深hminが 決定される. 設定する格子間隔で地形

近似する最小水深が定まると, 計算範囲の水深分布に応

じて, 複数領域の分割を行い, 領域構成が決まる.

本研究の基本方針は, 海岸部の地形近似を最大200m

格子で行い, 沿岸域の津波周期を, 津波としては短い10

分と想定 し, 波形の近似精度を波長の1/20～1/30の 中

間値としている. 仮に, 周期を日本海中部地震津波と同

程度の5分 にすると, 36km格 子の適用水深は9,000m

以深の海域, 1.8km格子は1,000m以深の海域, 600m格 子

は200m以 深, 200m格 子は20m以 深の海域となる. また,

周期10分 と想定すると, 3.6km格 子の適用水深は2,300m

以深の海域, 1.8km格子は400m以 深の海域, 600m格 子

は50m以 深, 200m格 子は10m以 深の海域となる. 周期5

分を想定して沿岸部を200m格 子により地形近似すると,

全計算領域を合わせて膨大な格子数となり, 浅海域が沖

合まで広がる海域では, 実用的に地形近似が不可能な状

況となる. そこで, 多少制約条件をゆるめ, 周期10分程

度を想定する.

例えば, 南海道沖地震津波の周期は60分程度である

ものの, 沿岸部における応答の過程で10分程度の短周期

成分も見られる. したがって, 対象津波周期を10分 (最

も波長の短い成分) と仮定し, 式 (6.51) から決定される

関係を求めると, 表-6.1に 示すものとなる. この関係

の適用にあたり, 計算機の記憶容量の制約条件を考慮し,

前述したように, 津波波形の分割を20分割と30分割の中

間値とする.

図-6.9 多 領域間 の接続 模式 図 (1:3と1:2の結 合)

表-6.1 計算格子と最小水深値の関係

b) 計算格子情報と変数の定義点

本研究の津波計算の接続処理における特徴は, 接続

格子点の流量計算において, 非線形項も考慮する点であ

る. 従来の接続境界における流量計算は, 非線形項を無

視して近似解を求めていた. しかしながら, 東京湾 ・大

阪湾のように, 大規模港湾が隣接する場合, 接続境界を

非線形性が無視できない海岸及び陸域に設定する必要が

生じる. このような場合, 非線形項を考慮すれば 精度

低下は回避できる. ここでは, 非線形項を含めて領域接

続が可能な方法を採用し, その具体的な計算方法につい

て説明を行う.

津波計算において, 地形を近似するために用いる情

報として, MPi, j (格子情報) がある. この情報は2桁

の整数で表し,

MPi, j=##=
1位 (計算 ・非計算 ・接続情報)

10位 (線境界情報)

と定義する. すなわち, 格子情報により, 計算格子と非

計算格子の判定, 他領域との接続の判定, 防波堤 ・防潮

堤等の線境界の判定を行う. ここで, 陸域への遡上計算

を行わない場合には, 海域が計算格子となり, 陸域が非

計算格子となる. 格子情報に与えられる数値は, 図一

6.10の ようにまとめられる.

津波計算で未知量となる変数は,(x, y) 平面の離散化

座標(i, j) の計算格子における, 水位と水平成分流量で

ある. これらの変数の定義位置と計算格子の関係は, 図

-6.11に 示すとおりであり, 水位と流量の定義位置を

1/2格子分ずらす. いわゆるスタッガー ド格子を用いる.

図-6.10 計算格子 情報の種類
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図-6.11 計算格子と計算変数の定義位置の関係

c) 領域内位置の計算法

今, 非線形項の計算を例に, 具体的な補間方法を説

明する. 図-6.12は, 座標 (i, j) のx成分流量の計算に

おいて, 非線形項の計算をする場合に必要な既知変数の

配置を表すものであり, 図中の破線が接続境界を表す.

ここで, 接続境界の格子点の判定は, あらかじめ格子

データの作成において, 図-6.10に 表す接続境界位置を

判別する情報を与えればよい.

図-6.12の 既知変数のうち, 他領域内に位置する格

子の水深と (x, y) 成分流量は, 他領域の変数値を空間補

間して求める. そのために, 接続境界においては, 他領

域内に2行 または2列 の予備格子を配置する必要がある.

この補間が必要な変数の定義位置を, 他領域内で求める

ことは, 繁雑な作業を伴う. そこで, 全計算領域の基準

となる計算原点を座標 (0.0, 0.0) とする統一座標系を定義

することにより対処する. この座標系を定義すると, 複

数の領域が存在しても, 各領域の原点と領域内の格子位

置が既知であれば, 統一座標系上における格子中点の座

標が簡単に求められる. 全領域の統一座標系と任意領域

mの 格子の座標との関係は, 図-6.13の ように表され

る. 領域内の位置座標は, 全領域の基準となる計算原点

(x0, y0) を座標 (0.0, 0.0) とする統一した直交座標系で設

定される. そのため, 複数の領域が存在しても, 各領域

の原点 (xGm, yGm) と領域内の格子位置(im, jm) が既知で

あれば, 統一した直交座標系上における格子中点の座標

位置 (xp, yp) が求められる. 各格子の中点における位

置情報 (xp, yp) の関係から, 接続境界の処理において

必要な他領域内の量による補間を行う場合にも, 格子間

の位置関係が簡単に求められる.

格 子 中 点 の 座 標 位 置 (xp, yp) は, 次 式 で 表 さ れ る.

xp=xGm+△sm (im-0.5), yp=yGm+△sm (jm-0.5)

ここで, mは 領域番号である.

d) 水深 ・水位 ・流速の接続

他領域 との接続にお ける水深値 は, 次のように処理

する.

○流 量Mi, jの計算 ○流 量Ni, jの計算

図-6.12 非線形計算に必要な変数の配置

図-6.13 全領域の統一座標と任意領域の計算格子の

位置座標の関係

(1) 大格子の領域内に位置する小格子の水深は, その全て

を大格子の水深と一致するように置き換える.

(2) 小格子の領域内で, 大格子が重なる位置にある小格子

の水深は, 大格子1個 分の面積範囲に該当する小格

子の最大水深を, 範囲内の小格子の水深として置き

換える.

(3) 重なる大格子の水深も小格子の最大水深に置き換える.

(1) から (3) に述べた領域接続状況と置き換えを行う水

深点の位置を図-6-14に 表す.

大格子と小格子の接続は, 前述したように運動方程

式中の非線形項の計算力河 能なように接続情報が受け渡

される必要がある. 図-6.12は, 座標 (i, j) の成分流量

の計算 (運動方程式の数値解法) において, 必要な変数

の配置を表すものであり, 図中の記号は,

記号 変数

→ ⇒ 接続境界におけるx成 分流量 (未知数)

↑ ⇒ 接続境界におけるy成 分流量 (未知数)

○ ⇒ 他領域内に重なる格子の水深

◎ ⇒ 他領域内に重なる格子の水深と水位

→ ⇒ 他領域内に重なる格子のx成 分流量

↓ ⇒ 他領域内に重なる格子のy成 分流量

と定義する.

非線形計算における他領域接続は, これらの変数を

すべて既知の量として設定する必要がある. そのため,
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他領域内に定義点が存在する場合は, 他領域内の量を補

間して求める.

接続境界に位置する格子は, 図-6.12に 表す変数の
一部が他領域内に位置するために, 前述したように他領

域の変数値を用いて補間する必要がある. 接続境界の種

類は, 8種 類あり, 図-6.10で 述べたように各々の接続

タイプにより補間する変数位置も異なる. これを図-

6.15で 説明する. 図中に, 未知量と他領域内に位置す

る補間量を表す.

図-6.14 領域の接続状況と置き換えを行う水深定義点の位置

図-6.15 (1) 接続境界格子における未知量と他領域内で

補間する量の定義位置

図-6.15 (2) 接続境界格子における未知量と他領域内で

補間する量の定義位置

(2) 西日本を事例とする広域の津波計算

(2-1) 広域津波計算システムの構成

広域津波計算の事例として取り上げる西日本広域津

波計算のシステムは, 西日本の海岸に伝播する津波を数

値シミュレーションにより追跡するためのシステムであ

り, 西日本の海域を3つ に分割する海域別システムによ

り構成する. 個々の海域別システムは, 日本全国沿岸の

海域別システムの1部 として位置づける.

3つ の海域別システムは, 図-6.16に 表す四国から

紀伊水道までの約450kmに 及ぶ太平洋沿岸の海岸 ・港湾

を対象とする南海道システムと, 図-6.17に 表す大阪

湾沿岸の海岸 ・港湾を対象とする大阪湾システム, 図-

6.18に 表す京都府から島根県までの約450kmに 及ぶ日
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図-6.16 南海道津波計算システムの計算範囲及び水深分布

図-6.17 大阪湾津波計算システムの計算範囲と水深分布
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図-6.18 日本海津波伝播計算の範囲及び山陰津波計算システムの計算範囲と水深分布
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本海沿岸の海岸 ・港湾を対象とする山陰システムである.

ここで, 図-6.17に 表す大阪湾全域は, 大阪湾システ

ムの計算領域の一部 であり, その外側に南海道システム

と同範囲の波源域を含む外洋領域がある.

本研究で取 り上げた海域別システムの対象港湾は,

南海道システムが, 宿毛湾港 ・上川口港 ・須崎港 ・高知

港 ・室津港 ・小松 島港 ・和歌山下津港 ・日高港の8港,

大阪湾システムが, 神戸港 ・尼崎西宮芦屋港 ・大阪港 ・

堺泉北港 ・阪南港の5港, 山陰システムが, 三隅港 ・浜

田港 ・七類港 ・境港 ・鳥取港 ・柴山港 ・敦賀港の7港 で

ある.

(2.2) 計算領域の構成と格子間隔

津波計算の範囲は, 一般に, 津波の波源を包含し,

沿岸の地形近似に用いる格子間隔は, 格子分割の制約条

件で述べたように, 津波の波長の近似精度に配慮して決

定する. 表-6.2は, 南海道システムの領域構成を, 図
-6.16は , 計算範囲と水深分布及び対象港湾の位置を

表す. 図の最も外側の領域は, 3.6km格子による地形近

似を行い, 沿岸域の格子間隔は, 津波の周期を10分と仮

定し, 各領域で最も波長の短くなる最低水深において,

波長が格子間隔の20倍以上となるように計画する.

このようにして, 海岸 ・港湾に近づくとともに,

1.8km, 600m格 子と, 段階的に地形近似度を上げ, 海岸

全域は200m格 子による地形近似を基本とする. さらに,

対象とする港湾区域は, 陸上遡上と防潮堤等の越流を扱

い, 海域 ・陸域を含めて, 50m格 子による地形近似を行

う. 完成した南海道システムは, 表-6.2の 領域構成に

まとめるように, 領域数40とな り, 総格子数815,00個

(約900×900個) となる.

また, 図-6.17は, 大阪湾システムの主要な計算領

域にあたる大阪湾の水深分布及び対象港湾の位置を表す.

図に表すように, 大阪湾内の5港 湾は, 港湾区域が隣接

し, 50m格 子による地形近似を行う領域は海岸沿いに連

続するため, 格子数も多くなる. こうして完成した大阪

湾システムの領域構成は, 南海道システムと同範囲とな

る外海領域 も含めて, 領域数28と な り, 総格子数

976,600個となる.

さらに, 図-6.18は, 山陰システムの計算範囲と水

深分布及び対象港湾の位置を表す. 山陰システムは, 波

源域が山陰沖にないため, 日本海を伝播して沖側境界に

到達する津波を, 沖側の入射波条件として与える必要が

ある. そこで, 別途, 図に表す日本海全域を1.8km格子

で地形近似する計算領域を設定する. そして, あらかじ

め日本海全域の津波伝播計算により, 山陰沖に到達する

津波入射波形を求め, この波形を入射波条件とする. 完

成した山陰システムの領域構成は, 日本海全域を含めて,

領域数41, 総格子数は日本海全域が703,250個, 山陰沿

岸が1,663,000個となる.

(2.3) 計算理論と計算方法

広域津波計算における津波の数値計算の理論は,

6.2 (1) 近地津波の計算理論 で述べたように, 非線形長

波理論より導かれる連続式と運動方程式であり, 差分化

は, 空間差分にスタッガード格子, 時間差分にリープ ・

フロッグ法を用いる.

津波を励起する初期の海面水位分布は, 断層パラ

メータを入力条件として推定する. 南海道システム及び

大阪湾システムは, 計算領域内となる南海道沖に津波の

波源が位置するため, 沖側境界条件は, 計算領域内で発

生する反射波を自由透過する放射条件を用いる.

それに対し, 山陰システムは, 計算領域内に波源が

ないため, 領域内に伝播する津波の入射波形を沖側境界

から入力する必要がある. 山陰沿岸に到達する津波の波

源は, 例えば, 1993年日本海中部地震津波の場合, 青

森 ・秋田沖に位置する. そのため, 波源域を包含する日

本海全域の津波伝播計算を先行して行い, 山陰沿岸の計

算領域の沖側境界に到達する津波入射波形を求め, これ

を沖側境界条件とする沿岸計算を行う.

海岸部の境界条件は, 陸上遡上を考慮する場合に,

移動境界条件を, 陸上遡上を考慮しない場合に, 完全反

射条件とする. また, 多領域の同時計算に必要となる領

域間の接続境界の処理も行う.

表-6.2 南海道津波計算システムの構成

(2-4) 数値計算を行 う津波の条件

a) 地震断層の相似則による想定地震

ここでは, 西 日本津波計算 システムのうち, 南海道

と大阪湾沿岸を例にとり, 予測計算で用 いる想定地震の

設定方法について述べる.

既往の大規模な南海地震には, M=8.6の887年 仁和,

M=8.4の684年 天武 ・1361年正平 ・1707年宝永 ・1854年

安政 と, M=8.0の1946年 昭和の南海地震が挙げ られる.

この うち, 既往最大 の仁和は, 情報不足のため, 規模の

妥当性に問題がある. したがって, M=8.0～8.4ま たは
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8.5 程度が, 想定する地震規模としては妥当で, M=8.6

は過大と考えられるため参考的扱いとなる.

そのうち, 地震関連のデータの整理状況が良好で,

精度の高い断層情報が得られているのは, M=8.0の 昭

和南海地震のみである. 昭和南海地震の断層パラメータ

は, 相田13) により提案されたモデルがあり, 津波の数値

計算に数多く用いられている. この相田の昭和南海地震

の断層モデルは, 四国沖と紀伊水道沖の2断 層により表

現されており, 各々の断層パラメータは異なるという特

徴がある. この特徴を生かす想定地震の設定案として,

M=8.0に 相当する昭和南海地震の断層パラメータから,

M=8.0以 上の規模のパラメータを推定する方法がある.
一方, 地震関連の研究成果によれば, 断層運動を近

似的に表す断層パラメータのうちの断層面積とすべり量

は, 地震の規模を表すマグニチュードを用いた経験式で

表現可能な関係があり, 地震規模の増加に比例する相似

性を有す ることが明らかにされている. この地震断層の

相似則を利用すれば, M=8.0の 断層パラメータから,

M=8.1以 上のパラメータを推定することができる.

佐藤分によれば マグニチュー ドMと 断層長さL及

び面積Sの 関係は, 次式で表される.

(6.29)

この関係は, LとM1/2が 比例 し, SとMが 比例する

ことを表 し, SはLと 断層幅Wの 積で表 される. これ

よ り, 断層幅WとM1/2は 比例す る. また, すべ り量

Uと マグニチュー ドMの 関係は次式で表される.

(6.30)

これ らの関係 を利用すると, マグニチュー ドMか ら,

断層長さ乙, 幅W, すべ り量Uの3つ のパラメータを

求める ことができる. すなわち, M=8.0の パラメータ

とM=8.1以 上のパラメータの比率が求まる.

今, 相田によ り提案 された昭和南海地震のパラメー

タを, 南海道沖を震源 とするM=8.0の 地震の断層パラ

メータと仮定 し, 上記の相似則の関係から求められるM

=8.0とM=8.1以 上のパラメータの比率を乗ずれば, 任

意の地震規模のパラメータの算定が可能 となる.

b) 地震断層パラメータの設定

前述 した地震断層の相似則を利用すると, 例えば, M

=8.4の 断層長さ ・幅 ・すべ り量は, M=8.0の 値の1.58

倍となり, 3つ のパラメータを決定することができる.

しか し, 断層位置については, 相似則のような明確な根

拠がないため, 客観的な決定が難 しい.

そ こで, 本研究では, 南海地震の断層面の沖側の位

置が, 常に昭和南海地震のそれ と一致 し, 断層の走行も

一致すると仮定する. そ して, 相 田にならい, 四国沖と

紀伊水道沖の2断 層を考え, 2断 層間の境界線は移動し

ないと仮定する. この仮定を裏付ける根拠はない. しか

しながら, 昭和南海地震の2断 層は, 東西で断層パラ

メータ値が異なる点に着目し, 2つ の境界線を位置決定

の基準線として扱う.

境界線の位置を固定することにより, 地震規模の増

加に伴う断層面積の増大は, 四国沖断層が北西側に広が

り, 紀伊水道沖が北東側に広がることで表現する. 断層

位置 ・断層長さ ・幅 ・すべり量以外のパラメータについ

ては, 南海 トラフ沿いの地震特有のものと考え, 昭和南

海地震のパラメータと同値を採用する.

以上の考えに基づいて決定される想定南海地震 (M=

8.4) の断層パラメータ及び津波の初期水位分布は, 図-

6.19の ように決定される. なお, 基本断層となる昭和

南海地震 (M=8.0) の断層パラメータ及び津波の初期水位

分布は, 相田13) によれば図-6.20の ように表される.

津波の数値計算を行う対象津波は, 既往津波として宝

永 ・昭和の2つ の南海地震津波を, 想定津波としてM=

8.4, 8.6規 模の計4種 類とする.

図-6.19 想定南 海地震津波 (M=8.4) の初期水 位分布

図-6.20 昭和南海地 震津 波 (M=8.0) の初期水位 分布
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(3) 広域システムによる既往津波の計算

(3.1) 波源が近い海域の津波計算

南海道システムにおいて計算を行 う昭和南海地震の

断層モデルは, 津波計算に多くの実績を持つ相田の提案

モデル恥する. このモデルは, 線形長波式による津波数

値シミュレーションの成果と痕跡高を比較し, 試行錯誤

的に断層パラメータを決定しており, 津波の数値計算に

適する断層条件であると評価できる.

図-6.21は, 相田モデルにより計算される南海道沿

岸の最大津波高の分布である. 津波の計算は, 発生後5

時間にわたり行い, この間に各格子点で計算される最大

津波高をもとに, 図の等値線を描いている.

図には, 海岸沿いの格子点における最大津波高の分

布と津波来襲後の現地調査により測定された痕跡高との

比較も表す. 図中, 黒丸は痕跡高, 実線が計算値の分布

を表す. 計算値の沿岸分布は, 分布傾向と最大津波高と

も, 痕跡高の分布をほぼ再現している. 相田にならい定

量的な評価を行うと, 計算値の幾何平均は0.93, 幾何分

散は1.46となり, 7%程 度計算値は過大である. しかし

ながら, 経験的に提案されている許容誤差の範囲 (幾何

平均が0.8～1.2程度, 幾何分散が1.2～1.6程度) を満足

している.

次に, 大阪湾システムによる昭和南海地震津波の計

算結果の評価を行う. 図-6.22は, 相田モデルにより

計算される紀伊水道と大阪湾沿岸の最大津波高の分布で

ある. 津波が紀淡海峡を通過する過程で生じる遮蔽効果

により, 湾内の津波高は紀伊水道内よりも小さくなる.

その後, 神戸から淡輪までの湾奥の海岸で, 浅水効果に

より増幅する.

南海道システムと同様に, 図-6.22に 表す紀伊水道

から大阪湾の海岸沿いの最大津波高分布と痕跡高の分布

を比較すると, 分布傾向は良く再現され, 幾何平均は

1.06, 幾何分散は1.22となる. 計算値は6%程 度過小で

あるものの, 前述した計算誤差の許容範囲にある.

図-6.21 南海道沿岸における昭和南海地震津波の最大津波高の分布
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図-6.22 大阪湾 ・紀伊水道沿岸における昭和南海地震津波の最大津波高の分布

(3.2) 波源が遠い海域の津波計算

a) 日本海全域を対象とする津波計算

図-6.23は, 津波の伝播計算を行う日本海全域の計

算領域と等深線を表し, 北海道から九州にかけての日本

沿岸 と大陸側の海岸線 を含む南北1,620km, 東西

1296kmの 範囲である.格 子間隔は全域1.8km, 時間

間隔は4秒 とする. 津波の計算期間は, 地震が発生し

た1993年7月12日22時17分 から, 8時間後の13日6時17分

までとする. これは, 津波が日本海全域に伝播し, 陸棚

上で応答するのに要する時間を含めるためである.

初期水位分布を与える波源モデルは, 東北大学で検

討されたモデルDCRC-17を 採用する. 波源モデル

DCRC-17の 初期水位分布は, 図-6.24の ように表さ

れる. 図に示す正の値は海面上昇を, 負の値は低下を表

す. 断層は,北 側 ・中央 ・南側の3断 層である.

前述したように開境界からの津波の放射条件は, 進

行性長波の特性曲線をもとに自由透過させる方法を用い

る. また, 海岸線の境界は汀線を鉛直壁と考えて岸に直

角な流量を0と し, 陸上への遡上現象は取り扱わない.

図-6.23 日本海を対象とする津波数値計算の計算範囲と等深線

6-14



図-6.24 北海道南西沖地震津波の初期水位分布

(東北大学波源モデルDCRC-17)

b) 津波の最大水位と伝播時間の計算精度

津波の痕跡調査は,秋 田大学 ・東北大学と運輸省港

湾技術研究所 ・北海道開発局開発土木研究所により実施

された. 図-6.25は,計 算から得た最大津波高の平面

分布と, 日本沿岸と大陸沿岸に沿って最大津波高の計算

値を抽出し, 調査された痕跡高と比較した最大津波高の

沿岸分布を表す. 最大津波高の平面分布の等値線は

0.5m間隔である. 最大津波高の沿岸分布図は, m単 位で,

実線が計算値の分布を, 黒丸が痕跡高を表す. 同じ地点

で痕跡高が複数ある場合は, 最大 ・最小の幅を棒線で,

平均値を黒丸で表す.

今回の津波は, 奥尻島 (沿岸分布図の青苗) で10m

を越す痕跡高を, 北海道南西岸 (余別～静浦) で7.9m

(大成町) を記録した また, 青森県から能登半島にか

けて, 2.0mに及ぶ高い痕跡高を記録した.

図-6.25に よれば, 計算による最大津波高の沿岸分

布は, 痕跡高よりも0.5m～数m程 度低い値である. こ

の要因の1つ に, 1.8km格子による海岸線の近似では局

所的な津波の増幅まで再現できないことが挙げられる.

しかしながら, 痕跡高の沿岸分布の特徴はよく再現して

いる,

高い津波高が計算される箇所は, 波源域に近い奥尻

島, 北海道西岸と大陸側のロシア沿海州が挙げられ, 津

波の東西への強い指向性が確認できる. 他に, 津軽半

島 ・新潟県沿岸 ・能登半島北岸で津波高が高い. また,

平面分布によれば 奥尻島 ・佐渡等の島や大和碓等, 周

辺より浅い海域でも高い津波高が計算される.

一方, 津波到達時刻に関する情報として, 日本海沿

岸の検潮記録から, 第1波 到達時刻が解析された (永井

ら1)). 図-6.25は, 日本沿岸と大陸沿岸の津波先端

の到達時刻 (±0.1cmの 水位変動を検出した時刻) の

計算値を抽出し, 潮位記録から求めた時刻と比較した到

達時刻の沿岸分布である. 比較図は津波発生後の経過時

間を表し, 実線が計算値を, 黒丸が観測値を表す.

計算値は観測値よりも10～15分程度早いものの, 両

者の沿岸分布の傾向は良く一致している. 計算によれば,

新潟県沿岸 (新潟西港) の到達時刻が60～70分後である

図-6.25 北海道南西沖地震津波の最大津波高の平面分布及び現地データから明らかにされた痕跡高 ・

第1波 到達時刻の沿岸分布と計算値との比較

6-15



のに対し, 波源の遠方に位置する富山湾 (新湊) が約60

分後, 能登半島北岸 (輪島) が70分後とほぼ同時刻であ

る. また,石 狩湾沿岸のように半島で遮蔽される沿岸は,

回折波として伝播するため到達時間が遅くなる.

c) 日本海を伝播する津波の特性

図-6.25に 示す津波の最大津波高の平面分布と到達

時刻ならびに最大津波高の沿岸分布から, 日本海を伝播

する津波の特性について考察を行う.

津波発生後5分以内に, 波源域に位置する奥尻島へ第

1波 が到達 し, 5～10分後に北海道南西岸へ到達する.

その後, 本州北部 (20分), 佐渡 (50分), 山形県沿岸

(55分), 新潟県沿岸 (60分) に到達する. さらに, 富

山湾 (60分), 能登半島の輪島 (70分) や, 遠く島根県

沿岸 (90分), 山口県沿岸 (120分), 対馬海峡 (180

分) までに伝播する.

山形県沿岸は佐渡よりも波源に近いものの, 津波の

到達時間は遅い. また, 新潟県沿岸と富山湾沿岸はほぼ

同時刻に津波が到達する. このような到達時間の逆転現

象は, 深海域を伝播する津波の方が, 陸棚上をゆっくり

伝播する津波よりも先に到達することにより生ずる.

特に, 新潟県沿岸は遠浅な海岸であり, 佐渡により遮蔽

されているため, 津波の伝播に時間を要する.

津波の伝播過程で, 北海道西岸 ・新潟県沿岸 ・能登

半島北岸で高い津波高が発生する. この要因は場所によ

り異なり, 屈折による集中, 浅水変形, 陸棚上における

津波の捕捉等が考えられる. 特に, 陸棚上に津波が捕捉

されると, 複数の時空間スケールの振動力洪 存する場が

形成される. このような振動は, 能代や輪島の水位変動

にも顕著に現れてお り, 日本沿岸と大陸沿岸の陸棚上の

随所で見られる. また, 奥尻島 ・佐渡のような島回りや

大和碓等の浅い海域でも, 津波エネルギーの一部が捕捉

され津波高は高くなる,

水位変動に現れる卓越周期の振動が, どのような空

間分布であるかを明らかにすることは, 陸棚の津波の応

答を理解するために意義がある. 今, 輪島港沖の陸棚海

域を対象に, 海域内の全格子点における水位の時系列

データについて周波数スペクトルを求め, 海域内の卓越

周波数のエネルギーを各格子点で抽出し, エネルギーの

平面分布を描く. 輪島の観測点において周波数スペクト

ルを求めると, 周期22.8分, 9.3分, 7.1分が卓越する.

このうち周期22.8分 と9.3分 の2種 類の卓越する振動に

ついて, その空間分布を明らかにする,

図-6.26の 左図は周期22.8分のエネルギー分布を,

右図は周期9.3分の分布を表す. 各々の図は, 海域内に

おける対象周期の最大エネルギーで正規化し, 百分率で

表すエネルギー比率の分布である.

周期22.8分のエネルギー比率の分布は, 輪島港沖にエ

ネルギーが集中し, その周辺海岸で際立って高く, 輪島

港沖合 (水深50m以 浅の浅瀬が存在する) でも相対的に

高くなっている. この振動系は, 輪島港周辺海岸と沖側

の浅瀬に腹を持ち, 浅瀬外縁 (100m等 深線に相当す

る) に沿って節を持つ単純な系となる.
一方, 周期9.3分の振動系は, エネルギー比率の分布

に表すように複雑な系となる. 能登半島の海岸沿いに数

個の腹が存在し, 輪島沖の浅瀬に沿っても腹が複数個存

在する. これらの腹の位置では収束 ・発散が繰り返され,

隣接する腹同士は180゜の位相差を持ち, 腹と腹の間が

節となる. すなわち, 隣接する腹のなす距離が振動の

1/2波 長に相当する. 個々の波の波長と振幅は, 波が存

在する海域の水深によって変化するため, 波長の異なる

波により構成された複雑な系が形成される.

図-6.26 輪島港沖陸棚海域における周期22.8分と周期

9.3分の振動のエネルギー比率の分布
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d) 津波波形の計算精度

国土交通省港湾局の全国波浪観測網により, 日本海

沿岸の複数点で水位と流速が観測された. 観測の詳細は

永井らの報告1) を参考にされたい. このうち, 輪島港沖

(水深50m) で観測された23時50分から20分間の水位 ・

流速の記録は, 津波の第1波 をとらえたと推定される.

また, 秋田県港湾課と同県能代港港湾事務所は, 能代港

沖の水深25.5m地点において, 津波到達直前の22時56分

から翌朝に至るまで水位の連続観測を行い, 完全な津波

波形記録を観測した.

図-6.27は, 能代港沖の津波波形の連続記録と計算

値を比較するものである. 上から観測値, 線形計算, 非

線形計算で水平渦動粘性係数AHを1.0×106cm2/s, 5.0×

106cm2/sとする場合の結果である.

観測された第1波 の到達時刻は23時頃で, 6～8分 周

期の水位変動が津波到達後3時間程度まで明瞭に見られ

る. 2時間経過する頃から60～80分程度の長周期の変動

が明瞭に現れ, 3時間経過すると6～8分の短周期変動は

次第に減衰する. 計算値も同様の周期の変動が重なって

現れている. しかしながら, 線形計算は時間が経過して

も短周期変動は減衰することなく継続する. 非線形計算

では, AH=1.0×106cm2/sの 場合に短周期変動の減衰は

少なく, AH=5.0×106cm2/sの場合に急激な減衰をする.

すなわち, AHを 大きくすると, 短周期変動の減衰は顕

著になる. 計算結果から判断すると, AH=1.0×106cm2/s

よりも幾分大きめの場合に, 計算値と観測記録は一致す

ると推察される.

この結果は次のように説明できる. 短周期の水位変

動は水深100m以 浅の沿岸に捕捉された振動によるもの

と考えられ, 振動が発生する海域の水深は浅い. そのた

め, 振動により発生する流速も比較的速くなる. 流速が

速くなると乱れによる粘性効果の寄与が大きくなる. す

なわち, 渦動粘性項が計算結果を左右することになる.
一方, 長周期の水位変動は, 水深400m以 深の陸棚外

図-6.27 秋田県能代港沖で観測された津波波形の連続観測記録と計算値との比較
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図-6.28 輪島における津波到達直後の水位 ・流速の観測記録と計算値との比較

縁が振動の節になり, 海岸が腹になる陸棚上の第1モ ー

ドの振動に一致する. この振動が発生する海域の水深は

数100mに 及ぶ. そのため, 乱れによる粘性効果は無視

できるほど小さくなり, 振動は長時間にわたり継続する.

なお, 以降の計算では, 非線形でAH=1.0×106cm2/sの条

件を用いる.

図-6.28は, 輪島における津波到達直後の水位 ・流

速の観測記録と計算値との比較である. 図の上から, 水

位 ・流向 ・合成流速 ・N成 分流速 (ほぼ岸沖方向)・

E成 分流速 (ほぼ沿岸方向) を表す. 観測値は, 周期

6～8分の振動に, 3～4分の短周期振動が重合している.

また, 第1波 の振動は, 水位と流速の極大値発生時刻が

一致する進行波型の波であるのに対し, その後の振動は,

水位と流速の位相関係が明瞭でない. これは, 第1波 の

入射波が沿岸に捕捉され, 海岸からの反射波と重複して,

複数の周期が共存する振動場が形成されたためと推察さ

れる. 輪島の第1波 の計算水位は, 観測値の0.45mと良

く一致している. しかし, その後続く短周期振動は, 振

幅 ・位相ともにずれる.

(3.3) 波源が遠い海域の津波計算 (山陰沿岸)

次に, 日本海全域の津波の伝播計算を受けて行う,

山陰システムによる日本海中部地震津波の計算について

述べる.

この計算の断層パラメータとして採用する相田の提

案モデル14) は, 昭和南海地震と同様に, 線形長波式によ

る津波の数値計算から決定している. ただし, モデルの

確定は, 山陰沿岸ではなく, 高い津波高の記録がある日

本海東縁部 (青森県から石川県の各沿岸) の痕跡高の再

現を目標としている. 本研究でも, 事前に非線形計算に

よる試行計算を行い, 相田モデルの鉛直 ・水平変位量を

1.23倍する修正断層モデルを最適条件と判断し, 採用す

る.

図-6.29 の左図は, 修正モデルによる日本海の伝播

計算から推定される最大津波高分布である. 津波高分布

を見ると, 波源域から日本海中央部の大和堆, 隠岐, 島

根半島にかけて,津 波高が帯状に高く, この帯状の海域

は水深が浅い. 相対的に浅い水深帯は, 津波が屈折によ

り集中し, 津波エネルギーが捕捉され, 高い津波高が発

生する. これは, 前述した北海道南西沖地震津波にも見
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図-6.29 山陰沿岸における日本海中部地震津波の最大津波高の分布
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られる特徴である.

図-6.29の 右図は, 引き続く山陰沿岸の津波計算に

より推定される最大津波高分布である. 日本海全域の津

波高分布から求められる山陰沿岸の分布と良く一致し,

境界からの入射波処理の妥当性が確認できる. 浅海域の

津波高分布を見ると, 複数の振動の山 (津波高が大) と

振動の節 (津波高が小) が混在し, 山と谷の距離から類

推すると, 周期5～10分 程度の振動系が形成される.

山陰海岸沿いの最大津波高と痕跡高の分布を比較す

ると, 図-6.29の 右図中のような沿岸分布が描かれる.

両者の分布傾向及び津波高はほぼ一致し, 幾何平均が

0.94, 幾何分散が1.50となる. 計算値は6%程 度過大で

あるものの, 前述した基準に従えば 計算誤差の許容範

囲内にある.

(3.4) 南海道を対象とする津波の予測計算

a) 津波高分布と計算値の補正

ここでは, 近地津波の遡上計算と補正方法について

述べる. 図-6.30の 左図は, 相田3) の断層モデルから

推定される昭和南海地震津波時の南海道沿岸における最

大津波高分布である. 計算は津波発生後5時間行ってい

る.

数値計算の利点は, 図のような津波の詳細な時空間

情報が得られる点にある. しかしながら, 南海道全域の

ような広域計算の場合, 一般 に, 計算誤差は全海岸で一

致しない. そこで, 計算値を近隣の津波観測値 (又は痕

跡値) に近い値とする補正係数を港湾 ・海岸毎に定め,

これを利用して予測計算を行う. この補正係数は, 計算

値と観測値の幾何平均値から定め, 断層モデルから推定

される初期津波水位にそのまま乗じる.

図-6.30の 右図は, 0.70倍の補正により求められる

須崎港の昭和21年地形当時の最大津波高分布を表す. 図

中の陰影は, 計算上の浸水範囲を表し, これと実線で囲

む現地調査による浸水範囲がほぼ一致する.

b) 須崎港における想定津波高と浸水区域

次に, 須崎港における想定地形の津波予測計算を行

い, 昭和21年当時の津波高との比較を行う. 想定地形の

うち, 防波堤計画地形は, 高山 ・平石1) にならい, 計画

高の防潮堤と港口防波堤を設置し, 仮想防潮堤地形は防

潮堤を無限高さとする.

図-6.31は, 須崎港の防波堤計画地形と仮想防潮堤地

形において予測される昭和南海地震津波時の港内最大津

波高の分布である. 図-6.30の 右図に表す津波発生当

時の港内津波高と比較して, 仮想防潮堤地形は1.0m以

上水位が上昇する. つまり, 陸上浸水を完全に防ぐに

図-6.30 南海道沿岸の昭和南海地震津波の最大津波高分布

と須崎港の計算浸水範囲と現地調査結果の比較

は, 45m以 上の防潮堤を必要とすることになる. これ

は, 埋立に伴う水域面積の減少による津波増幅率の増加

と防潮堤天端高の嵩上げによる陸上浸水量の防護が要因

である.
一方, 防波堤を建設すると, 港内水位は港口で50cm,

港中央で10cm程 度低下する. かつ, 護岸背後の陸上浸

水範囲は見られない. 仮想防潮堤地形と比較すると, 水

位の低下はさらに大きなものとなる. 陸上浸水しない状

況で求められる減少量が, 厳密には防波堤による津波低

減効果となる. つまり, 防潮堤と防波堤の複合的な対策

が港内水位の低下と港湾利用の両面から効果的であるこ

とがわかる.

(3.5) 南海道沿岸の津波危険度解析

a) 最大津波高及び浸水区域の表示

津波危険度を評価する上で, 最も必要な情報は, 津

波高と浸水区域に関するものである. 図-6.32は, A

港湾 (仮称) における宝永南海地震津波の最大津波高の

分布と, 昭和 (M=8.0), 宝永 (M=8.4), 想定 (M=8.6) の

3種 類の南海地震津波により予測される浸水区域を表す.

図中, 左図は地震に伴い生じる地盤変位を考慮しない場

合であ り, 右図は地盤変位 (この計算では沈下とな

る.) を考慮 する場合である. 防潮堤等の天端高も, 地

盤高と同じ変位を考える. ここで, 地盤変化量は, 断層

モデルにより推定されるものを用いた.

地盤変位を考慮しない場合の浸水区域を見ると, 宝永,

想定 (M=8.6) 地震津波により予測される浸水区域の面積

は, 昭和のそれを上回る. このことから, 昭和南海地震

の規模を越えると, 浸水区域を評価基準とする津波危険

度は増大することが予測される, さらに, 地盤沈下を考
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図-6.31 昭和南海道地震津波来襲時に想定される須崎港の最大津波高分布

図-6.32 宝水南海地震津波の最大津波高分布と昭和 ・

宝永 ・想定南海地震津波において予測される浸水区域の表示

慮すると, 予測される浸水区域は大幅に拡大する. この

主要因は, 地盤沈下と同時に生じる防潮堤の沈下による

ところが大きい. 一般に, 断層モデルから地盤変位を予

測することは, 信頼性に問題がある. しかしながら, 被

害規模を見積る上では重要な要素になると考えられる.

次に, 図-6.33は, 図-6.32の 右図中に表す実線A
-A'間 における最大津波高及び水深 ・地盤高の断面分

布であり, 地盤沈下を考慮する場合を表す. 図によれば,

最大1.0m程 度の陸上への浸水が予測され, 危険度の大

きさが視覚的に把握できる. また, 50cm程 度の地盤沈

下が浸水区域の増加に影響している. このような浸水区

域に関する情報は, 津波危険度の評価及び被害想定に活

用できる.

図-6.33 南海地震津波時に予想される最大津波高,

地盤高の断面分布と防潮堤天端高の比較
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図-6.34 宝永南海地震津波により発生する最大流速分布のベクトル表示

b) 最大流速ベク トルの表示

津波来襲時の危険度を判断する情報として, 流速の

最大値も重要である. 図-6.34は, A港 湾における宝

永南海地震津波の来襲時に予測される最大流速ベクトル

の平面表示である. この計算は, 地盤沈下を考慮してい

る. 例えば 図の○印内の防波堤開口部における最大流

速値と, 防波堤マウンド被覆材が安定である許容流速を

比較すると, 津波に対する構造物の危険度評価が可能と

なる. 木村ら16) によれば, 北海道南西沖地震時に被災し

た奥尻港北防波堤の17.3tfの根固め方塊は, 約7.0m/sの

流速で移動したと報告されている. A港 湾防波堤のマウ

ンド被覆材の重量が不明なため評価はできないものの,

図の予測結果を見る限り, 防波堤近傍の流速は最大でも

20～3.0m/s程度であり, 危険性は低いと判断される.

なお, 津波の数値計算による流速情報は, 格子内の

平均流速値であるため, 被覆材に作用する局所的な情報

として利用することは問題がある. しかしながら, 評価

を行う参考値としては有効であろう.

(3.6) 津波データベースによる津波高の簡易予測

a) 津波高の簡易予測法

ここでは, 計算結果を利用する試みとして, 津波高

の簡易予測法について提案する.

地震発生直後に発表される現在の地震情報は, 震源

位置, 深さと地震マグニチュードにほぼ限定される. こ

れらの情報から短時間に, 正確な断層パラメータの推定

を行うことは困難である. また, 地形近似の高い数値シ

ミュレーションを行うことは, 計算処理時間の制約から

不可能である.

そこで, あらかじめ複数の位置と規模の震源 (波源

と震源の位置関係は変わらないと仮定) を想定した津波

の数値計算を行い, 各地震条件における予測対象点の最

大津波高をデータベース化しておく. そして, 地震発生

直後にわかる震源位置と規模の時に生じる津波高を, 津

波高データベースの補間処理により予測する. 予測は,

データベースの補間のみであるから, 迅速に予測値が得

られる.

ここで, 津波の数値計算において, 想定する波源

(震源) 条件が多いほど, データベースによる津波高の

予測精度は向上すると期待できる. 一方, データベース

作成における膨大な数の計算を行うためには, 計算の効

率化が必要条件となる. そこで, 図-6.16に 表す南海

道システムの計算格子のうち, 港湾を対象とする50mと

その外側の100m格 子を取り除き, 全海岸を200m格 子で

地形近似する計算格子を, データベース作成時の数値シ

ミュレーションに適用する. これにより, 演算時間は

1/7程度に節約できる. ただし, 予測点は, 港湾の微地

形の影響を受けない程度の港外に位置する点に定める.

ここまでが, 第1段 階の準備作業である.

次に, 港湾内の津波高分布を予測する方法として,

前述した港湾を50m格 子で近似する津波シミュレーショ

ンの結果のうち, 港湾内の最大津波高分布を利用する.

このデータは, 港外予測点の津波高を1.0とする増幅率

分布の形式でデータベースに登録する. これが, 第2段

階の準備作業である.

以上の準備を行った後, 津波高予測の流れは, 図-

6.35の ようにまとめられ, 港外予測点における津波高

の補間による決定と, 港内増幅率分布による平面分布表

示により, 港内全点の予測が完了する.

b) 簡易予測に用いるデータベース

図-6.35の 予測手順のうち, 第1段 階のデータベー

ス作成のために行う津波の数値計算に用いる想定波源を

選定する. 波源情報のうち断層位置は, 震源位置と断層

面基準点の位置関係から定める. 具体的には, 相田が提

案した昭和南海地震の震源と断層面基準点の位置関係を,
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図-6.35 津波高の簡易予測の流れ

断層面設定上の基準とする.

図-6.36の 左図は, 過去の大規模な南海地震の震源

を網羅する範囲に該当し, この範囲内に●印で表す15点

の震源を想定する. これら15点の震源に対し, 断層面は

一義的に定まる. そして, M=7.8～8.6規 模まで0.2間

隔の断層すべり量を, 前述したように, 地震相似則を利

用して想定する.

このようにして, 震源位置15点 と地震規模5種 類の

計75個の波源を対象とする計算を行い, 各波源条件にお

ける港外予測点の最大津波高を予測する. なお, 断層長

さと幅は, 昭和南海地震の断層と一致すると仮定する.

75ケースの津波の数値計算が完了した後, 港外予測

点における津波高を集計する. 図-6.36の 左図は, 右

図中の●印で表す港外予測点Fにおける予測結果の集計

から求められるM=8.4規 模の地震津波による最大津波

高の予測図である. 横軸に震源の経度, 縦軸に緯度をと

り, 津波高の等値線分布として表示してある. 図の等値

線は, ●印で表す15個のF点 における津波高予測値を,

線形平面補間により0.1°間隔の情報に変換し, この補

間値により描かれる.

このような予測図が, M=7.8～8.6ま で0.2間隔に5

種類作成される. これらの図を用いると, 任意の震源位

置及び地震規模を与えれば, 津波高を補間により求める

ことが可能となる. 例えば, 左図中の▲印の位置に震源

があり, 地震規模がM=8.4の 場合, F点 における最大

津波高の予測値は1.3mとなる.

第2段 階のデータベース作成の例として, 港湾地形

を50m格 子で近似する昭和南海地震津波の数値計算によ

り得られる最大津波高分布から, 右図に表す港外予測点

Fの津波高を1.0とする港湾内の津波増幅率の平面分布を

求める. これを利用すると, F点の津波高から, 港湾内

の津波高分布を予測することが可能となる. 例えば, F

点の津波高が1.3mの場合, H点 における津波高の予測値

は3.38mとなる.

以上の津波予測は, 第1段 階として, 波源から予測

卓沖までの津波の変形を求め, 第2段 階として 港湾等
の小規模な地形に伴う変形を求め, これらを併せて, 港

湾内の平面的な津波高予測を可能とするものである.

この予測方法は, すべり量が相似則に準じるものの,

地震断層の長さ, 幅, 深さが昭和南海地震と一致すると

仮定している. そのため, 昭和南海地震の断層条件の一

般性及び採用した相似則の妥当性の検証等, 多くの課題

が残る. 特に, 断層幅を昭和南海地震と一致させるため,

津波の周期は, どの地震規模でも同じとなり, 港湾内の

津波高の増大に重要な共振特性を反映できていない. し

かしながら, 地震発生直後の少ない情報を考えれば, 有

効な予測法である.

図-6.36 簡 易津波高予測 に用い るデー タベース

(左図: F点 のM=8.4規 模 の津波高 予測図,

右 図: 港 内増幅率分布)
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6.3 遠地津波の計算

(1) 遠地津波の計算理論

(1.1) 津波の外洋伝播計算の理論

沿岸部の津波計算は, 非線形長波理論より導かれる

連続式と運動方程式を数値的に解く. それに対し, 津波

の外洋伝播計算は, 水深が深いため, 線形長波理論の適

用が可能となる. ただし, 波源が遠方に位置する遠地津

波を対象とする場合は, 外洋を長距離伝播するため, 波

数分散性を無視できなくなる. そこで, 後藤3)は, 線形

分散波理論の適用を提案している. 本研究においても,

津波の外洋伝播計算に線形分散波理論を適用し, 後藤に

ならいその概説を行う.

津波のような水深や波高に比して波長が長い波動は,

水平流速が鉛直方向に一様とする長波として近似される.

この長波の式は, 非線形性の強さを表す波高水深比

ε=η/hと 鉛 直 加 速 度 の 強 さ を表 す 相 対 水 深

(σ=h/L)2ま たは波形勾配η/Lに より特徴づけられる.

これ ら2つ の パ ラ メー タ か ら, ア ー セ ル 数

Ur=ε/σ=ηL/h3と 呼ばれる長波理論を記述する無

次元パラメータが提案され, このアーセル数の大小によ

り, 複数の長波理論が導かれる.

長波理論では, 相対水深σが 小さいと仮定するため,

水平流速は鉛直方向に一様となり, 静水圧近似が成立す

る. これは長波近似と呼ばれ, 津波のように波長が数

10km以 上となる波動はこの近似が成立する. 一方, 波

高水深比εは, 微少振幅波の仮定の成立を判定するもの

であり, 非常に小さい場合に, 非線形性は無視される.

波高水深比が相対水深の2乗 のオーダーであれば, アー

セル数は (Ur=<<O(1)) となり, 水深が深い外洋を伝播

する津波はこれに該当する. この場合に, 線形長波とし

ての扱い力河 能となる.

しかし, 遠地津波のように波源が遠方に位置し, 太

平洋のような長距離を伝播する場合に, 波数の違う波の

伝播速度の差を無視できなくなる. 津波は, そのスペク

トル解析の事例からも明らかなように, 複数の波数を有

する成分波により構成されており, 個々の波の伝播速度

は波数の関数として,

(6.31)

で表 され る. ここで, kは 波数, gは 重 力加速度, h

は水深である.

式 (6.31) は, 線形分散波の伝播速度を表 し, 波数が小

さい (波長が長い) 成分波ほど, 伝播速度が速いことを

意味する. この特性 により, 長距離を伝播する過程で,

成分波は分散することになる. これは, 波数分散性と呼

ばれる現象であり, 岩崎18)により, 分散する津波先端の

波形は図-6.37の ようになることが解析的に求められ

ている.

この伝播距離に対する分散性の重要度は, 梶浦によ

り次式の関係を用いて判断することが可能である.

(6.32)

ここで, Rは 伝播距離, Laは 初期状態における伝播方

向の波長である. 式 (6.32) の関係が成立する場合に, 津

波の外洋伝播計算では線形分散波理論 を適用することが

必要となる.

本研 究 にお いて, 事例 として扱 う1996年 イ リア ン

ジ ャヤ地震 津 波 に当ては め ると, 波長50km, 水深

4,000m程 度 となるため, 伝播距離Rは11,700km程 度 と

なり, 津波の伝播距離4,000～5,000kmの2倍 となる. こ

のため, 波数分散の影響は極端に大きくない. ただし,

計算精度の向上を図るために, ここでは, 線形分散波理

論を適用する.

図-6.37 波数分散する津波先端の波形

線形分散波を含む長波理論の包括的な誘導は, 後

藤 ・佐藤12)に詳しいのでここでは省略し, 線形分散波理

論から導出される基本方程式を記述すると, 次式のよう

に表される.

(6.33)

(6.34)

(6.35)

(6.36)

ここで, (x,y) は静水面にとった空間座標, tは 時間,

ηは水位変動, hは 静水深, (u,v) は各方向の流速,

(M,N) は各方向の線流量, gは 重力加速度, fは コリ
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オリ係数である. 運動方程式中の右辺第3項 が分散効果

を表す. なお, 深海域の計算では, 底面摩擦に関する項

は省略する.

さらに, 太平洋を伝播する津波の計算を平面座標系

で行うと, 地球が球面のため, 距離のひずみの影響によ

り, 伝播距離の精度に問題が生じる. そこで, 伝播距離

の精度を高めるために, 球面座標系を用いる. 球面座標

系への変換は次式のように行う.

(6.37)

ここで, 地球を半径Retの 球体と仮定 し, 緯度 ・経度座

標を (λ,φ) と定義する. この関係から, 遠地津波の外洋

伝播計算を扱う場合の球面座標系の線形分散波方程式は,

(6.38)

(6.39)

(6.40)

(6.41)

と記述される.

(1.2) 遠地津波の外洋伝播計算の差分式

津波の数値シミュレーションは, 地震発生に起因し

て生じる海面の水位分布により励起される波の運動を追

跡する方法であり, 水位ηと水平方向の線流量 (M,N)

を全格子点で時間発展的に解く. 時間変化する水位と線

流量を数値的に解くためには, 式 (6.38) から式 (6.40) を差

分式で記述する必要がある.

本計算に用いる数値モデルは, 空間差分にスタッガー

ド格子を, 時間差分にリープ ・フロッグ法を採用し, 後

藤3)にならう.

(1.3) 遠地津波の沿岸部伝播計算の理論

線形分散波理論を用いる津波の外洋伝播計算により,

日本沿岸に到達する津波の波形情報が求められると, こ

れを利用して, 沿岸域の地形近似度を上げた津波計算を

行う. さらに, 陸域に津波が遡上する現象も追跡する.

ここでは, 沿岸域に範囲を限定する津波伝播及び遡上計

算を沿岸部津波計算と呼ぶ.

適用する長波理論式について, 無次元パラメータに

より検討すると, 沿岸域の津波は, 波高水深比eが1の

オーダーであり, 相対水深sが 小さい. この場合, 長

波近似は成立する. しかしながら, 非線形性を無視する

ことができなくなる. そのため, 沿岸を対象とする津波

伝播計算では, 非線形長波理論を適用する.

また, 港湾 ・海岸の防災構造物の建設による津波の

変化を予測するためには, 平面座標系による津波計算が

便利である. これらの点より, 沿岸部の津波計算は, 前

述した非線形長波の方程式 (浅水理論) を用いる.

このように. 津波が伝播する海域に応じて, 適用す

べき長波理論は異なる. また, 前述した外洋伝播計算だ

けでも膨大な計算容量と計算時間を要する. それに加え

て, 沿岸を対象とする津波計算の精度を確保するために

は, 同程度の規模となる. そのため, 計算理論の違い,

計算容量, 時間等の制約条件をふまえて, 外洋伝播計算

と沿岸部計算を分離する2段 階法を採用する.

(1.4) 遠地津波の沿岸部伝播計算の沖側境界条件

遠地津波の場合は, 波源が沿岸域の計算範囲内に位

置しない. そのため, 外洋伝播計算から求められる沿岸

計算範囲内に伝播する津波の波形情報を利用する. この

波形情報は, 沿岸を対象とする津波計算の沖側境界条件

として, 津波の入射波を与える.

入射波成分のみを沖側境界で与える理由は, 外洋伝

播計算による海岸からの反射波と沿岸津波計算による反

射波が, 両者の地形近似精度の違いにより必ずしも一致

しないためである. 仮に, 沖側境界で外洋伝播計算から

求められる津波波形 (入反射合成波) を単純に与えると,

境界において, 二次的な反射波が発生し, 領域内の計算

結果に影響を及ぼすことになる. このため, 外洋伝播計

算の段階で, 入射波と海岸からの反射波を分離し, 入射

波のみを境界条件として入力する.

入射波と反射波を分離する理論は, 先の沖側境界条

件で述べた線形長波の特性曲線法の考え方を利用する.

(2) 遠地津波の外洋伝播計算

(2.1) 既往の遠地津波の選定

1996年2月17日14時59分 (日本時間) にインドネシア

東部のイリアンジャヤ州ビアク島の東160km (震源は南

緯0.63, 東経136.59) で発生したM8.0の地震は, ビア

ク島, イリアンジャヤ島を中心に3～5mの津波を発生さ

せ, 大規模な津波災害をもたらした.

これに伴い, 同日19時過ぎに日本列島の太平洋岸各

地への津波伝播が確認され, 21時過ぎには, 北海道から

四国にかけて津波警報が発令された. そして, 小笠原諸

島の父島で1.0m, 伊豆諸島の八丈島で0.84mな ど, 沿岸

各地の検潮所において, 比較的高い津波高と津波波形が

記録された. さらに, 係留中の船舶被害も各地で複数報

告された.

この津波は, 近年, 日本の太平洋岸に来襲した遠地

を波源とするもののうちで, 比較的高い津波高となり,

かつ多数の波形が観測されたことは注目すべき点である.

6-25



このような高い津波を記録した要因は, 波源に隣接

するイリアンジャヤ島が東西に伸び, 断層の走行がこれ

にほぼ平行であったため, 津波の伝播方向が日本列島を

向いていた点が挙げられる. また, 波源の北側は, 東に

マリアナ諸島から小笠原諸島, 西にフィリピンで囲まれ

る水深4,000mを超える深海が広がっており, 深海を伝

播する過程で津波エネルギーが減衰することなく, 日本

列島に到達した点も重要である. 津波の伝播経路が深海

であったため, 日本に到達する所要時間も4～5時間と短

かった.

過去, 大規模な津波被害をもたらした遠地津波の代

表例に, 1960年 (昭和36年) 5月22日チリ沖で発生した

M8.5の 地震による津波 (チリ地震津波) がある. この

津波は太平洋を20時間以上かけて伝播した. そして, 三

陸を中心とする日本沿岸に死者100名以上にのぼる災害

をもたらした.

遠地津波が日本に来襲する事例は数多くあるものの

昭和36年のチリ地震津波ほど記録に残る災害をもたらし

た例はなく, 今回の津波は, それ以来の高い津波高を記

録した事例であった.

(2.2) 外洋計算領域と入射波境界

図-6.38は, 1996年イリアンジャヤ地震津波の波源

から日本沿岸までの伝播を追跡する外洋の計算の範囲と

水深分布を表す. 座標系は球面系, 格子間隔は2.5分

(約4.5km), 時間間隔は6秒 を採用する. 計算範囲は

緯度6.0°S～44.0°N, 経度119.0°E～149.5°Eと し,

格子数は732×1152と なる. また, 図-6.39に は, 外

洋の計算範囲のうち日本沿岸海域の水深分布を抽出する

ものである.

図中に表す実線で囲む範囲は, 南海道, 南関東, 小

笠原の3つ の沿岸部の津波計算範囲を表す. 実線は沖側

境界線である. 本研究では, 3海 域のうち, 事例として

南海道沿岸について取り上げる.

この境界線上において, 津波波形の入射波成分を時

間間隔6秒毎に保存し, この波形情報を, 沿岸計算の時

間間隔1.0秒毎, 3.6km格子毎に時空間内挿し, 沿岸計算

の沖側境界条件とする.

(2.3) 1996年イリアンジャヤ地震津波の外洋伝播計算

a) 地震断層と津波の初期水位

1996年イ リアンジャヤ地震の断層パラメータは, 表
-6.3に まとめるハーバー ド大の速報値を利用する. 図

-6.40は 推定される初期水位分布を表す. この断層は,

図-6.38 イリアンジャヤ地震津波の外洋伝播計算の範囲

図-6.39 外洋伝播計算における日本沿岸の等深線と

入射波形を保存する境界位置
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低角逆断層 (傾き11°) で, 断層の走行は112°と な

り, 津波の主な伝播方向は走行と直交するN22°Eと

なる.

日本列島は, 波源のほぼ真北に位置することから,

日本列島の位置する方向と津波の主な伝播方向が20°

程度ずれている. この走向角が, 日本列島に伝播する津

波高に大きな影響を与えることになる. また, 観測され

た津波波形から判断すると, 遠地津波は, 周期が15分程

度と短く, 断層規模がこれを規定している.

表-6.3 1996年 イ リア ンジャヤ地 震の断層 パ ラメー タ

(ハーバー ド大 の速報値)

図-6.40 1996年イリアンジャヤ地震津波の初期水位分布

と断層パラメータ

b) 外洋の津波伝播と水位分布の特性

図-6.41は 外洋の津波伝播図を, 図-6.42は 外洋

における最大津波高の分布を表す. 伝播図から, 日本沿

岸への伝播には4～6時間を要したことがわかる. また,

水深4,000m以 上の深海を伝播する津波が, 日本列島に

より速く到達し, マリアナ諸島から小笠原諸島を経由す

る津波は30分 程度到達が遅い.

最大津波高分布に見 られる特徴は, 津波のNNE方 向

への指向性と諸島沿いの0.1mを超える津波高である.

津波エネルギーが伝播する主方向は, 断層の短軸方向で

あるため, 地震の断層走行角が112°で あったことは,

日本沿岸の津波被害を比較的少ないものとする要因と

なっている. 仮に, 走行角90°に 近い場合は, 日本沿

岸で発生する津波高も高く, 被害も増大する可能性が

あったと推察される. このように, 波源から遠方の地点

の津波高分布及び到達時刻を解析することも, 津波の波

源を確定する上で有益な情報となりうる.

図-6.43は, 図-6.42中 に黒丸で表す6点 の外洋

伝播津波の時系列を表す. 全点とも長時間振動が継続し,

深海に位置するP1～P3点 は, 18時30分 頃に第1波 の

ピークとなる. また, マリアナ諸島から小笠原諸島にか

けての浅海域にあるP4は, 18時45分頃, P5は19時 頃に

第1波 のピークとなる. すなわち, 諸島周辺の浅海部の

伝播に伴い, 30分の差が生ずる. また, 津波高を見ると,

諸島周辺点P4の津波増幅が顕著であり, 浅海域を通過

後のP5は, 初期段階の波を除き, 振幅が減少する傾向

にある.

伝播波形の特徴は, 波源近傍のP0点の波形において,

最大振幅となる第1波 に続く高い振幅の波群と, 2時間

程度後の18時から19時に, 再び振幅が大きくなる波群の

形状が現れていることである. これは, 第1の 波群が波

源から直接伝播する波によるもの, 第2の 波群がイリア

ンジャヤ島等からの反射の影響を受ける波によるものと

推定される. イリアンジャヤ島の波源に面する海域は水

深500m程 度であり, 波源と海岸との距離は250km程

度である. この点から推察すると, 初期波が島から反射

し, P0点に到達する所要時間は, 直接波の伝播後2時間

程度となる. 反射波の存在は波群発生の1要 因として挙

げられる.

この波形の特徴は, 太平洋深海を伝播するP2, P3の

波形にも見られ, 深海を伝播する過程で依然として残る.

ただし, 波源近傍の津波波形の初期波は高いピークとな

るものの長距離伝播すると, 津波高は低下する傾向にあ

る.

ここで述べた, 波群が発生する要因は, 一般に, 2

つの進行波の合成により説明可能である. 今, 波数, 周

波数の異なる振幅が等しい2つ の波を仮定すると, これ

ら2つ の成分波は,
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図-6.41 1996年 イ リア ンジャヤ地震津波 の伝播 図 図-6.42 1996年イリアンジャヤ地震津波の外洋に

おける最大津波高分布

図-6.43 1996年イリアンジャヤ地震津波の外洋伝播波形

(6.42)

で表すことができる. これら成分の合成波は,

(6.43)

と な る. こ こ で, (k1,k2) は2つ の 成 分 波 の 波 数,

(ω1,ω2) は角周波数, aは 振幅である. 式 (6.43) は合成

波 を表 し, sinで表 され る2つ の成分 波 に近 い波 数

(k1＋k2)/2, 角 周 波 数 (ω1＋ω2)/2の 搬 送 波 と, cosで

表 され る 波 数 (k1-k2)/2, 角 周 波 数 (ω1-ω2)/2の 包

絡波で記述される. 包絡波は波長, 周期の長いゆるやか

な振動となる. これがうなりの現象であり, 式 (6.43) で

表される波の時間変化は波群形状となる.

このような現象が, 第1の 波群の後に, 波源から伝

播する波とイリアンジャヤ島から反射する波とが共鳴し

て, 津波の波形に生じたものと推察される.
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(3) 遠地津波の沿岸部の伝播計算

(3.1) 沿岸領域の計算範囲と領域構成

図-6.44は, 南海道沿岸の計算範囲と水深分布を表

し, その領域構成と領域番号及び格子間隔を表-6.4に

まとめる. 計算範囲は, 南海道沖を中心に, 九州から紀

伊半島に至り, 最も沖側にある領域A01は, 格子間隔

3.6kmに より地形近似を行う, 沖側境界となるA-B, B
-Cの 境界線上で津波の入射波を入力する.

計算領域は, 沿岸域 に近づくとともに, 格子間隔

1.8kmの領域B01, 格子間隔600mの 領域C01～C05と なり,

海岸部の領域D01～D15を 格子間隔200mで 地形近似する.

ここで, 格子間隔を設定する上での前提として, 海岸部

は200m格 子による地形近似を基本とする. この理由は,

津波波形の計算精度の向上を図るとともに, 200m以 下

の格子間隔で全ての海岸を地形近似するのは, 計算容量

から判断して非効率となるためである.

図-6.45は, 南海道沿岸の計算範囲のうち, 四国西

部沿岸の水深分布を, 図-6.46は, 四国東部から紀伊

水道沿岸の水深分布を抽出して表す. 図中の黒丸は, 津

波波形が観測された主な検潮所の位置を表す.

表-6.4 南海道沿岸の津波計算範囲の領域構成,

領域番号と格子間隔, 領域番号と格子間隔

図-6.44 南海道沿岸の津波計算範囲と等深線分布
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図-6.45 南海道沿岸計算の四国西武沿岸の等深線と検潮所位置

図-6.46 南海道沿岸計算の四国東部から紀伊水道沿岸の等深線と検潮所位置
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(3.2) 南海道沿岸の津波高の分布と津波波形

図-6.47に 南海道沿岸の津波の伝播図を, 図-6.48

に最大津波高の分布を表す. また, 図-6.49に 四国西

部沿岸の最大津波高の分布を, 図-6.50に 四国東部か

ら紀伊水道沿岸の最大津波高の分布を拡大して表す.

津波が南海道沿岸に伝播すると, 浅海域で変形し, 最大

津波高の分布に表すように海岸沿いに津波高が高く

なる. 特に, 凹状海岸では, 津波の集中により, 局所的

に高い津波高が計算される. 海域内において黒丸で表す,

津波波形が観測された宿毛湾 (片島), 土佐清水, 須崎,

小松島の計算波形を抽出し, 観測値の時系列との比較を

行う. ここで, 観測波形は検潮記録によるものである.

図-6.47 南海道沿岸におけるイリアンジャヤ地震津波の伝播図

図-6.48 南海道沿岸におけるイリアンジャヤ地震津波の最大津波高分布
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図-6.49 南海道の四国西部沿岸における最大津波高の拡大図と波形出力地点

図-6.50 南海道の四国東部から紀伊水道沿岸における

最大津波高の拡大図と波形出力地点

図-6.51は, 津波観測値の時系列と計算波形との比

較図である. 実線は計算値, 点は2分間隔の観測値を表

す. 各点とも観測値の変化傾向を良く再現している. 特

に, 土佐清水に見られる波群形状は, 外洋の伝播波形に

も見られたものであり, 沿岸において, 波形の特徴が強

調されている. 他の点は, 観測と計算波形ともに, 明瞭

な波群形状は見られない.

これらの比較結果から判断すると, 速報の波源情報

を用い, かつ太平洋伝播計算後の波形であるにもかかわ

らず 南海道沿岸で計算される津波波形の精度は良好と

評価できる.

次に, 土佐清水に見 られるような波群形状を有する

特徴的な外洋伝播波形の特徴が, 南海道沿岸の全域で共

通するのかを確認するために, 図-6.52に, 足摺, 高

知, 紀伊水道の沖合と沿岸における津波の計算波形を抽

出する.波 形抽出点の位置を, 図-6.52, 図-6.53中

に黒丸で表す.

3箇 所の沖合波形には, わずかながら波群形状の特徴が

認められるものの, 沿岸部の波形は足摺を除き, この特

徴が見 られない. このように,沿 岸で増幅される津波は,

各々の海域固有の振動 (陸棚静振, 湾水振動が該当す

る) へと変化し, 必ずしも外洋伝播波形の特徴とは一致

しない. 足摺及び土佐清水のように, 波群形状が明瞭に

残る要因は明らかではない.
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紀伊水道及び高知沿岸 (土佐湾) のように, 海域固

有の振動周期が長い場合には, 波群形状が消失する傾向

が見られる. しかも, この消失と固有振動の発生は, 津

波の初期段階から生じる.

イリアンジャヤ地震津波の波形とはかなり異なる特

徴を有する事例として, 前述した日本海沿岸の陸棚を伝

播する津波の例を挙げる. 図-6.53は, 北海道南西沖

地震津波の能代沖における津波の観測波形と計算波形を

比較したものである.

津波の経時変化を見ると, 陸棚第1モ ードの固有周

期に一致する1時間程度の振動が, 5～6分周期の津波の

主振動の減衰とともに顕著に現れ, 異なる周期の振動が

重合する波形が生じている. この現象は, 数値計算によ

り良く再現されている.

以上に述べたイ リアンジャヤ地震津波や北海道南西

沖地震津波の波形の特徴が, どのような条件のもとで選

択されて発生するかは興味深い現象である. 今回の計算

のように, 津波の数値計算が沿岸の観測波形を良く再現

することから考えると, 数値計算により得られる時空間

情報をもとに, 波形の発生 ・変形過程を明らかにするこ

とも可能であろう.

図-6.51 南海道沿岸のイリアンジャヤ地震津波の波形比較

(宿毛湾, 土佐清水, 須崎, 小松島)
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図-6.52 南海道沿岸と沖合の津波波形比較 (足摺, 高知, 紀伊水道)

図-6.53 能代における北海道南西沖地震津波の観測波形と計算波形の比較
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6.4 津波の数値計算のまとめ

本章では, 津波の数値計算を近地津波の計算と遠地津

波の計算に分類した. 以下に各々の成果をまとめる.

(1) 近地津波計算のまとめ

近地津波の計算においては, 複数の海域へ適用する

システム化を図り, 計算の妥当性を検証した. 以下に海

域別の成果をまとめる.

(1.1) 西日本広域の津波計算

日本沿岸を対象とする海域別の津波計算システムの

例として, 西日本広域津波計算システムを概説した. 主

な成果を次にまとめる.

(1) 西日本広域津波計算システムは, 西日本の海岸を対象

とする大規模なものであり, 南海道 ・大阪湾 ・山陰

の3つ の海域別システムにより構成される. システ

ムでは, 海岸全域を200m格 子, 港湾区域を陸域も含

めて50m格 子で地形近似する広範囲の津波計算である

とともに, 追跡する津波波形の計算精度の向上も

図った.

(2) 山陰システムは, 日本海全域と山陰沿岸域の2段 階の

計算を行う. 山陰沿岸の計算は, 沖側境界から, 日

本海全域の計算で求められる津波の入射波形を与え

る.

(3) 広域システムの特徴は, 他領域との接続処理において,

非線形項を考慮する流量計算を行う点である. 大阪

湾のように, 港湾が隣接し, 非線形性が卓越する海

岸及び陸上に接続境界を設定する場合は, 有効な方

法である.

(4) 南海道システム及び大阪湾システムは, 昭和南海地震

津波の再現計算を行い, 山陰システムは, 日本海中

部地震津波の再現計算を行った. 幾何平均, 幾何分

散による計算精度の評価によれば, いずれの計算も,

数%程 度の誤差とな り, 許容範囲内にある良好な結

果であった.

(5) 構築された広域システムを利用すれば, 近い将来, 来

襲するであろう想定津波を対象とする予測計算を行

うことにより, 西日本全域の防災施設の機能検討を

はじめ, 種々の価値ある情報の入手が, 短時間で容

易に可能となる.

(1.2) 日本海の津波計算

日本海の津波伝播計算からは次の成果が得られた.

(1) 日本海沿岸で測定された痕跡高と潮位記録から求めた

津波の第1波 到達時刻を, 計算値と比較した. 最大

水位の計算値は0.5m～数m程 度低い値となり, 到達時

刻の計算値は10～15分 程度早めとなった. しかし,

水位 ・時刻とも沿岸の分布傾向はよく一致した.

(2) 観測された津波波形と計算値を比較した. 比較結果よ

り, 数分周期の波形の再現のために, 渦動粘性項を

導入した. ただし, 最大津波高を低下させる傾向も

あり, 導入する渦動粘性係数値 (106cm2/s以上) は

検討を要する.

(3) 計算値と観測値の第1波 の極大値はほぼ一致し, その

後の波形は振幅 ・位相ともに差が見られた. スペク

トルの比較から, 計算値は卓越する振動をほぼ再現

した. しかし, 波形やエネルギーレベルのような量

的再現まで可能な水準には至っていない.

(4) 波源からの距離と津波の到達時刻とは, 伝播する海域

の水深分布の影響により比例しない場合が多々ある.

また, 津波の伝播過程で, 陸棚 ・沿岸 ・島 ・浅瀬等

において変形 ・捕捉され, 水位が増幅する.

(5) 陸棚上では複数の周期の振動系が形成され, 振動の空

間スケールは海岸地形と水深により変化する. 輪島

沖の陸棚上における振動系の分布解析によれば, 長

い周期の振動系は単純な分布になり, 短い周期は複

雑な分布になる.

(1.3) 南海道の津波計算

さらに, 南海道の津波危険度の解析及び津波簡易予

測の成果は, 次のようにまとめられる.

(11)想定地震津波 (M=8.6) による浸水区域は, 地震に伴う

地盤沈下の影響により広範囲で発生することが予測

された. 南海道沿岸の港湾のハード対策は, 昭和南

海地震津波の規模 (M=8.0) を計画しており, 地震規模

が大きいと浸水による危険性が増大する.

(12)津波高簡易予測は, 任意の地震初期情報 (震源位置 ・

規模) に対する津波高データベースの補間処理によ

り, 津波高の平面分布を出力することが可能である.

今後, 多数の津波の数値計算結果を取り込んだデー

タベースの拡充により, 各種の数値モデルの精度比較及

び新規モデル開発等の有力な情報源としても期待できる.

(2) 遠地津波計算のまとめ

外洋と南海道沿岸を対象に, 1996年イリアンジャヤ

地震津波の数値計算を行い, 津波の特性を解析した. 主

な成果を次にまとめる.

(1) 南海道沿岸を対象とする広域津波計算システムを用い

て, 遠地津波である1996年イリアンジャヤ地震津波

の数値計算を行った. 沿岸の津波計算は, 海岸全域

を200m格 子で地形近似し, 津波波形の近似精度を向

上させたものである.

(2) 遠地津波の外洋伝播計算と, 南海道沿岸の計算を結び

つけ, 遠地津波を対象とする計算の高精度化を試み

た. イリアンジャヤ地震津波の速報の波源情報を用

いているにもかかわらず, 沿岸において観測される
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津波の時系列 と計算される津波波形は良好な一致が

見られ, 計算精度は良いものと評価できる.

(3) 遠地津波の伝播計算の結果, 波源近傍の津波波形に波

群形状が見 られた. この特徴は, 深海を伝播する過

程では大きく変化することがない. また, この特徴

は, 土佐清水 (南海道) で増幅する傾向が観測によ

り確認され, 計算もこれを再現している. ただし,

波群形状を規定する搬送波及び包絡波の周期や複数

発生する波群の振幅は, 沿岸域各々で変化する.

(4) 外洋から沿岸に伝播する津波は, 沿岸の地形条件に起

因して, 多種類の応答を生じる. これら沿岸の応答

のうち, 津波波形に見 られる特徴として, 波群形状,

固有周期振動, 伝播する津波周期と固有周期振動の

重合等が確認された.

今後, 津波の沿岸における応答が, どのような機構

により生ずるのかを, 数値計算から得られる密な時空間

情報を用いて解析を行うことも期待できる.
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7. 沿 岸防災総 合数値 解析 システ ムへの応用

7.1 概 論

数値シミュ レーションによる現象解析は, 高度な専門

技術 を必要 とする. この課題を解決するために, 既往の

防災 に関する数値解析の研究成果を有機的に結び付け,

解析の処理方法をシステム化 した沿岸防災 に関する総合

数値解 析システム (INSPECT system) を開発する.

開発するシステムは, 日本沿岸を対象 とし, 突発災害

の推算と災害予測を効率的に処理する ことを目的とする

ものである. また, 高度な知識を必要 とす る従来の解析

に比べ, データ作成か ら, 数値シミュレー ション, 結果

の評価にいたる一連の処理を半 自動化 している. 本研究

では, 解析システムの設計概要 と解析理論, な らびに外

力解析への現地適用事例 について述べる.

7.2 解 析 システ ムの設計

(1) 解析システムの設計概要

沿岸防災総合数値解析 システム (Integrated Numerical

research System for Prevention and Estimation of Coastal

disasTer: INSPECT system) は, 代表的な海象災害であ

る波浪 ・高潮 ・津波の数値シミュレーシ ョンとその一連

の解析を, 簡単な操作により処理することを目的に開発

された防災数値解析のエキスパー トシステムである. そ

のため, 煩雑な解析処理と高度な専門知識を必要とする

ことな く, 専門技術者の処理 と同等の成果が迅速 に出力

できることを基本 に設計されている. 多種にわたる解析

処理は, 対話形式を基本とし, 簡単なデータ入力のみで

処理が可能なように配慮されている.

(2) 解析システムの機器構成

解析システムは, 図-7.1に 示すエンジニアリング ・

ワー クステーション (EWS) とパーソナルコンピュー

タ (PC) とその周辺機器により構成される.

EWSは, システムの基本 となる波浪 ・高潮 ・津波の

数値 シミュレーションを行 う. PCは, 計算 に必要な入

力データ作成, 計算値 と観測値の解析, 計算結果の画面

と紙面への出力を行 う. EWSとPCの 間は, ネッ トワー

クにより接続され, 入 ・出力情報が相互に伝達される.

システムの周辺機器は, EWSとPC各 々のハ ー ドディ

スク, PC側 に, レーザープリンタ ・光ディスクユニ ッ

ト・デジタイザーが配備されている. 周辺機器が分担す

る機能は, EWSの ハー ドディスク (13GB) が推算結果

の一時保管, PCの ハー ドディスク (80GB) が観測値

データベースの保管, レーザープ リンタが図表の紙面出

力, 光ディスクユニットが推算値 ・気象図 ・水深図デー

タベース等大容量データの保管, デジタイザーが気象

図 ・水深図アナログ情報のデジタル化である. また, 計

算結果 を動画処理するために, ビデオの編集 ・再生等の

ソフ トもPC側 に用意されている.

図-7.1 沿岸防災総合数値解析システムの機器構成

注) 図中の各機器の諸元は初期にシステム化した時の値であり, 最新の機器の諸元は本文を参照
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(3) システムの構成と解析処理

解析システムは, 図-7.2に 示すように, 波候統計解

析 ・波浪推算 ・高潮計算 ・津波計算 ・計算支援の5つ の

メイン解析システムと支援データベースから構成されて

いる. さらに, 解析システムと支援データベースは,

各々複数のサブシステムとサブデータベースにより構成

されている.

メイン解析システムのうち, 波候統計解析は, 日本全

国の波浪観測値を統計処理するための波浪統計解析と,

設計波 (確率波浪) を算定するための確率波浪解析の2

つのサブシステムが準備されている.

波浪推算は, 平面出力型スペクトル法モデルによる

日本沿岸を対象 とする深海波浪推算, 平面出力型パラ

メータ法モデルによる内湾波浪推算 (短フェッチ海域),

波の発達 ・減衰と浅海波浪変形を考慮した平面出力型ス

ペクトル法の浅海波浪推算モデル (深海から浅海に至る

遷移海域), 物理因子重回帰モデルによる日本沿岸の波

浪予測, 単地点出力型スペクトル法モデルによる台風時

の波浪予測の5つ のサブシステムと, 結果の出力システ

ムが準備されている.

高潮計算は, 経験則マスコンハイブリッド風推算モ

デルによる内湾海上風推算, 多層レベルモデルによる高

潮計算, 波浪による水位上昇を考慮した高潮 ・波浪ハイ

ブリッドモデルによる高潮計算と, 結果の出力システム

が準備されている.

津波計算は, 日本近海の波源津波を対象とする近地

津波計算, 遠方の波源から大洋を伝播する津波を対象と

する遠地津波計算と, 結果の出力システムが準備されて

いる.

計算支援システムは, 波浪 ・高潮 ・津波計算に共通し

て用いられ, 入 ・出力を支援するものである.

支援システムのうち, 気象図処理は, 天気図に描か

れた気圧のアナログ情報をデジタル化し, データベース

化する. この気圧情報が, 波浪 ・高潮の発達の外力とな

る風推算に利用される. 水深図処理は, 海底地形図 ・海

図 ・地形図 ・深浅測量図等のアナログ情報をデジタル化

し, データベース化する. この水深 ・標高のデジタル情

報が, 波浪 ・高潮 ・津波計算に使用する計算格子と格子

点水深データを作成する基礎資料となる. 浅海変形計算

は, 多方向 ・多周期の浅海域波浪変形計算を行い, 任意

地点における波向 ・周期別の屈折 ・浅水係数 (合わせて

沿岸係数と呼ぶ) をデータベース化する. この沿岸係数

データベースを利用して, 深海波浪推算により計算され

る沖波の時系列情報を浅海情報に変換する. 動画処理は,

波浪 ・高潮 ・津波の計算結果を動画処理し, 現象の動的

評価を行うことを目的とする.

これらのサブシステムを支援するデータベースとして

は, 観測波浪 ・高潮偏差 ・津波痕跡高等の観測値データ

ベース, 気象図データベース, 水深図データベース, 沿

岸 係数デー タベース, 台風 ・断層パラメータ ・計算格

子 ・格子点水深等の数値シミュレーションの入力値デー

タベース, 波浪 ・高潮 ・津波の推算値データベースの6

種類がある. これ らのデータベースを利用して, 数値シ

ミュレーションの入力データ作成, 観測値と推算値の比

較等, 解析処理を迅速に行 うことが可能となる.

図-7.2 沿岸防災総合数値解析システムの構成

7.3 解析システムの理論

(1) 波浪解析

(1.1) 海上風推算 (詳細は3.2を参照)

波浪の発達の外力となる海上風は, 天気図からの気

圧情報を利用して計算により求める. 海上風推算は, 傾

度風モデルと台風モデルを併用したハイブリッドモデル
1) による自由大気の風推算と境界層モデル2) による海上

風への変換の過程を踏む.

自由大気の風推算の1つ である傾度風モデルの風推算

は, 自由大気において, 気圧傾度力 ・コリオリカ ・遠心

力の力学バランスを仮定し, 緯度 ・経度0.5°間 隔の格

子点気圧値から計算する. この格子点気圧値は, 緯度 ・

経度座標系に改めたスプライン平面補間法3) により, 気

象図データベースの等圧線情報を空間補間して求める.

台風モデルの風推算は, 台風の中心位置 ・中心気

圧 ・台風半径 (台風規模を表現するパラメータ) から推

算する. 台風の気圧分布は, 台風圏外から中心までの気

圧を指数関数で近似するMyersモ デルを用いる. この

モデルで計算される気圧分布から, 台風を中心とする対

称風 (傾度風), 台風移動により発生する場の風と2つ
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の合成風が計算される. 台風モデルを用いる風推算は,

場の風という気圧移動に伴う変圧効果を取り込んでいる.

2つ のモデルを併用する傾度風 ・台風ハイブリッドモ

デルは,台 風の影響圏内を台風モデルで推算し, 同心円

での近似に適さない気圧場を傾度風モデルで推算する,

そして, 2つ のモデルの推算風を経験的な関数により空

間内挿し, 台風影響範囲と傾度風適用範囲を滑らかに接

続する. これより, 自由大気の推算風は, 台風中心から

の距離が増加するとともに, 次第に傾度風速に漸近する.

海上風への変換に用いる境界層モデルは, 大気を自由

大気と大気境界層の2層 に分離し, 自由大気は気圧傾度

力とコリオリカ, 大気境界層は気圧傾度力 ・コリオリ

カ ・渦動粘性力がバランスすると仮定する. 大気境界層

の全てにおいて, 3つ の力がバランスし, 高度とともに

風向 ・風速は変化する. この力学バランスから, 海上風

鉛直分布の解析解が求められ, この解から, 任意高度の

風が高度と摩擦速度の関数として計算される. なお, 海

面の摩擦速度は,海 上風 (海上10m高 度の風) の速度と,

本多 ・光易4) の海面抵抗係数から求める.

(1.2) スペクトル法深海波浪推算

(詳細は4.2 (1) を参照)

不規則波を取り扱うひとつの方法は, 波を波高 ・周

期 ・波向の異なる成分波の重ね合わせと見なし, 波のエ

ネルギースペクトルで表現するものである. スペクトル

法による深海波浪推算は, 周波数と波向を表現する方向

スペクトルの時間的変化を追跡する方法で, 基礎式はエ

ネルギー平衡方程式である.

本システムでは, Isozaki and Uji5) のMRI法 を, 波浪

の発達 ・減衰のモデル化に利用している. このモデルは,

気象庁の波浪予測業務,港 湾施設の沖波設計波算定等に

多くの実績を持つものである. 深海波浪推算では, 水深

無限大と仮定し, エネルギー伝播速度を周波数のみの関

数として定義している. そのため, 計算される波浪は,

沖波 (深海波) に相当する.

(1.3) スペクトル法浅海波浪推算

(詳細は4.2 (2) を参照)

スペク トル法浅海波浪推算6) は, 波浪の発達 ・減衰と

浅海変形を同時に考慮し, エネルギー平衡方程式を基礎

式とする計算法である. 発達 ・減衰は深海波浪推算モデ

ルと同様の計算を行い, 浅海変形は, 波浪エネルギーの

伝播速度を周波数と水深 (空間座標) の関数と定義する

ことにより, 屈折と浅水変形を計算する.

発達量を無視できない長いフェッチの浅海域や湾外

からのうね りが無視できない内湾の波浪推算において適

用する. ただし, 波浪変形を計算する上で, 計算格子間

隔を1km～数100m程 度にする必要があり, 広範囲の計

算に適用すると, 多くの計算時間を要する, そこで, 計

算時間を節約するために, 外洋域を対象とする深海波浪

推算モデルと併用して利用する.

(1.4) パラメータ法波浪推算 (詳細は4.2 (3) を参照)

パラメータ法波浪推算7) は,波浪を規定するパラメー

タであるエネルギーの変化を追跡するもので, 内湾のよ

うな短いフェッチ海域の波浪推算に適用する. この計算

法の波浪発達の基礎式は, 無次元フェッチと無次元エネ

ルギーの1乗 則, 無次元波高と無次元周期の3/2乗則の

2種 類の風波に関する経験則を, 定式化したものである.

そのため, 風に対する高い応答性を必要とする低波高の

風波の推算に適する特徴を有する.

(1.5) 波浪変形計算

浅海域では, 浅水 ・屈折 ・回折 ・反射 ・砕波など, 深

海波を対象とする沖波推算では考慮しない諸効果が重要

となる. 本システムでは, 伝播項のみで定式化されたエ

ネルギー平衡方程式による波浪変形計算のにより, これ

らの効果を評価する. 浅海域の波浪を評価するために,

深海波浪推算と波浪変形計算を併用する方法は, 現行の

港湾構造物等の設計波算定法に準ずるものである.

(1.6) 波浪予測

平面出力型波浪推算モデルによる波浪解析と同様に,

沿岸波浪を予測することも, 防災上の重要な課題である.

沖波波浪予測は, 物理因子重回帰モデル9) を用いて行う.

このモデルは, 予測式を波浪の発達 ・伝播 ・減衰に関す

る線形回帰式で表し, 風波とうねりの波浪エネルギーを

説明変数に用いる. モデルは, 説明変数に推算エネル

ギーのみを用いるモデルIと, 観測波浪エネルギーと

推算エネルギーを併用するモデルIIが ある. この波浪

予測モデルは, 予測地点のみにおける有義波諸元を計算

する. 計算法は, 始めに予測地点を中心とする16方向の

波向線を放射状に設定し, 各々の方向について波浪が独

立に発達するものと仮定する. この波向線上に, 100km

間隔の計算格子点を設定し, この格子点において推算さ

れる海上風から, 波の発達量と伝播量を計算する.

観測値と一致させるための重回帰式が基本式となるた

め, 波浪の推定精度は著しく高い. 一種の波浪推算の補

正法としても期待できる.

また, 台風来襲時のみを対象とする波浪予測は, 予測

地点を中心とする波向線上で, 波浪スペクトルを追跡す

る方法を用いる. この計算は, 波浪の発達 ・伝播 ・減衰

に関する式にスペクトル法を用い, 出力は予測地点のみ

である. そのため, 本システムでは, この方法を単地点

出力型スペクトル法3) と呼ぶ

(2) 高潮解析

(2.1) 内湾海上風の推算 (詳細は3.3を参照)

周囲を陸地で囲まれた内湾の海上風は, 陸上地形の影
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響を受けて, 外洋の海上風と異なる風場を形成する. こ

の地形効果は, 内湾の波浪 ・高潮の計算精度を大きく左

右する. 本システムでは, 内湾海上風の推算に, 観測風

の平面補間法10), 経験則 ・マスコンハイブリッドモデル

11) を用いる. 経験則2) は, 内湾海上風が, 有効吹送距離

等の地形的制約条件に関係する特性を, 観測データをも

とに定式化したものである.

経験則 ・マスコンハイブリッドモデルによる計算の

準備として, 陸上地形を3次 元計算格子で近似し, 地形

の起伏を入力データ化する. この後, 初期条件として,

各格子点に経験式から推定される海上風場を与え, 3次

元マスコンモデルを用いて, 海上風の風場を求める. マ

スコンモデルは, 質量保存則を束縛条件とする変分方程

式を解くものであり, 質量保存則を満たすように調整さ

れた風向 ・風速の収束解が求められる.

(2.2) 高潮の多層レベルモデル (詳細は5.3 (1) を参照)

高潮現象の規模は, 気象擾乱の大きさとほぼ一致し,

水深に比べてはるかに大きい. そのため, 高潮は, 津波

と同様に長波理論式で表され, 津波と共通する点が多い,

しかし, 高潮は, 気圧変化による水面の昇降と, 暴風に

よる吹き寄せという継続的に作用する外力によりもたら

される強制的な水面変動である. この点は, 外力が初期

に作用し, その後, 自由波として伝播 ・変形する津波と

現象が大きく異なる. したがって, 高潮の基本方程式は,

津波計算の運動量方程式に, 気圧勾配項と海面応力項を

加えたものとなる.

高潮現象のうち, 吹き寄せによる水位上昇は, 強風に

より発達する吹送流が, 沿岸部に集中することから発生

する. 吹送流は, 表面流速が最大で, 水深が深くなると

ともに流速が減少する鉛直分布構造を持つ. このため,

吹送流を単層モデルにより近似すると, 鉛直分布を持つ

流れが, 全水深一様な断面平均流に置き変わる. 流れの

単層モデル化は, 流量を近似することが可能であるもの

の, 上層流速を過小に評価し, 下層流速を過大に評価す

る問題を含む.

そこで, 高潮計算では, 多層レベルモデル12) を用いて,

吹送流の近似精度を高めている. また密度成層を考慮す

ることにより高潮の増長も考慮する. さらに, この高潮

計算モデルは, 海岸護岸の越流と陸域への浸水について

も計算することが可能である.

(2.3) 高潮 ・波浪ハイブリッドモデル12)

(詳細は5.3 (2) を参照)

外洋に面する地点で観測される高潮時の潮位偏差には,

波浪による水位上昇量も含まれていることが数多く報告

されている13). 理論解析14) によれば, 海岸部の波浪によ

る水位上昇量は, 来襲波高の1割 程度に達することが確

認されている. このような現象を再現するために, 前述

した浅海波浪推算により計算される平面波浪場を利用し

て, Radiation応力を求め, この応力項を含む運動量方

程式を基本式とする高潮計算を行う. ここで, 平面波浪

場は, 気象擾乱の移動に伴い時間変化するものである.

本システムでは, この計算法を, 高潮 ・波浪ハイブ

リッドモデルを呼ぶ. このモデルを利用すると, 波浪に

よる水位上昇と, 気圧 ・風効果による水位上昇を同時に

考慮した高潮計算を行うことが可能となる. ただし, こ

のモデルの計算精度を高めるためには, 海岸近傍を

100m程 度以下の格子間隔で近似することが必要である.

(3) 津波解析

(3.1) 断層モデル

津波の数値計算は, 初期条件として, 地震時に生じる

海底地盤変位の鉛直成分と同等の海面水位変動を与える.

この初期水位は, 地震断層モデルから計算される. 断層

モデルを用いると, 断層面は矩形で近似され, 地盤の運

動は, 震源位置と, 走向 ・長さ・幅 ・すべり量 ・すべり

方向 ・傾斜角の6個 のパラメータで幾何学的に表される.

断層パラメータが与えられると, 断層近傍の海底地盤の

鉛直変位分布が, 弾性理論により計算で決められ, この

鉛直変位を海面水位として与える15).

(3.2) 近地津波の数値計算16)(詳細は6.2を参照)

震源域で初期波形が与えられると, 周囲との水圧差に

より, 水面波となって伝播していく. この波は津波と呼

ばれ, 波長が数10kmに 達し, 長波近似が可能である

ため, 現象は長波理論式で記述される.

津波の数値計算は, 伝播過程で浅水 ・集中 ・共鳴効

果を受けて変形する津波の水位と流速を, 数値的に追跡

する手法である. 本システムでは, 既往の研究成果17) に

基づいて, 非線形項の大きさが線形項の大きさの10%

以内に収まるように, 計算領域の最低水深に応じて, 非

線形長波理論と線形長波理論の2つ の支配方程式を選択

して適用する.

沖側の境界条件としては, 進行性長波の特性曲線を

もとに, 領域内の波を自由透過させる18). 陸上への津波

の遡上19) は非線形長波理論式を用いる場合のみ考慮す

る. 領域内の防波堤 ・堤防等において, 水位がその天端

高を越える場合には, 越流公式20) を用いて, 越流量を計

算する.

(3.3) 遠地津波の数値計算21) 詳 (詳細は6.3を参照)

チリ津波のように, 10,000km以 上も伝播する遠地

津波の現象を扱う場合は, 伝播距離の精度を高めるため

に, 球面座標を用いる. また, 波数分散性を無視するこ

とができないため, 支配方程式は, コリオリカを考慮し

た線形分散波理論を適用する.

遠地津波計算も, 近地津波計算と同様に, 断層パラ
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メータから初期水位を計算する. 計算領域からの反射波

を透過させる沖側境界条件についても, 近地津波計算と

同様である. ただし, 海岸線の境界条件は, 汀線を鉛直

壁と考えて岸に直角な流量を0と し, 陸上への遡上を考

慮しない.

7.4 日本沿岸の外力解析への適用

(1) 波浪解析と解析システム

(1.1) 設計波浪解析の流れと解析システム

解析システムを利用する日本沿岸の外力解析のうち,

始めに, 波浪解析への適用例について説明する. 波浪解

析のなかで, 最も重要かつ頻度の高い解析は, 構造物の

施設規模を左右する設計波の諸元(波 高 ・周期 ・波向)

を決定することである. この設計波浪解析では, 波浪災

害の原因究明, 確率波の算定が主な調査課題となる.

図-7.3は, 設計沖波を算定する過程を取り上げ, 解

析手法と関係するシステムを整理したものである. 設計

沖波の算定は, 気象擾乱の抽出, 気象図データの作成,

気象擾乱の波浪推算, 沿岸係数の算定, 推算値の検証,

極値統計解析, モデル気象擾乱の想定, モデル気象擾乱

の波浪推算, 設計沖波の検討の順に行われる.

関連する解析システムは, 波候統計解析, 波浪推算

システムと支援システムの中の気象図処理, 浅海波浪計

算のサブシステムである. 設計波浪解析の手順に沿って,

サブシステムは次のように利用される.

気象擾乱の抽出では, 対象地点に来襲する高波の発生

要因となる気象擾乱を, 長期間にわたり期間的な偏りな

く決定する. この処理では, 波浪統計解析サブシステム

により, 年別の高波一覧表 ・期間内の最大有義波の分布

等が出力される. これらの情報は, 年最大波 ・極大波に

相当する気象擾乱を抽出する根拠となる. 図-7.4は ,
1990年の日本沿岸における最大有義波高 ・有義波周期と

最大波諸元を面的に出力したものである.

気象擾乱が抽出されると, 気象図データの作成を行

う. 気象図データは, 風推算の基礎情報となるもので,

気象図処理サブシステムにより作成される. 図-7.5は,

気象図データベースに保管された極東天気図の出力例で

ある.

気象図データが作成されると, 波浪推算を行い, 対

象地点における高波発生時の有義波高 ・有義波周期 ・波

向の時系列を計算する. 波浪推算システムでは, 領域と

期間を指定すると, EWSに より, 自動的に気圧の格子

点補間 ・風推算 ・波浪推算が行われる.

図-7.3 設計波浪の解析手法とシステムとの関係
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図-7.4 1990年の日本沿岸における最大有義波高 ・有義波周期の分布

図-7.5 データベース化された極東天気図の出力結果

風推算は, 波浪解析の理論で述べたように, 傾度風 ・台

風ハイブリッドモデル, 大気境界層モデルを用いる. ま

た, 波浪推算は, 海域に応じて, 平面出力型のスペクト

ル法深海波浪推算 ・パラメータ法波浪推算 ・浅海波浪推

算のいずれかを選択する.

スペクトル法深海波浪推算は, 緯度 ・経度座標系を

用いる. 例えば 日本沿岸を対象とする場合22)には, 風

波の発達する広い領域を1/2゜格子で近似し, 対象港湾

に近づくにつれ, 陸地の遮蔽効果を正確に表現するため

に, 1/8゜, 1/24゜格子で近似する. 一方, パラメータ

法は, 直交する距離座標系を採用し, 内湾のように比較

的狭い海域に限定 して計算を行う. 内湾の地形は, 1

km～数100m程 度の計算格子で近似する. 浅海波浪推算

も, 波浪変形が無視できない浅海域を主に対象として行

うことから, パラメータ法と同程度の計算格子を用いる.

さらに, 浅海波浪推算では, 波浪の発達海域を計算領域

内に十分含むことが必要であることから, 外洋を対象と

する深海波浪推算を併用する.

これらの計算法から求められる結果は, 全格子点に

おいて, 擾乱毎に方向別最大有義波高 ・有義波周期の一

覧表化され, 波浪推算値データベースとして保管する.

このデータベースと, 次に述べる確率波浪解析システム

を利用して, 対象地点における設計波を算定する.

確率波浪解析システムは,対 象地点の計算値データ

の抽出, 計算値と観測値の相関解析, 極値統計解析など

の確率沖波の算定に必要な各種処理を行う. 長期間にわ

たる波浪推算値データベースから, 図-7.6の ような方

向別の年最大有義波と極大波が抽出され, その経年変化
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図-7.6 統計期間の年最大波と極大波の経年分布

が得られる. これが, 対象地点における設計沖波算定の

基礎資料となる.

計算値と観測値の相関解析は, 計算値に含まれる誤差

を前提とし, より観測値に近い情報に変換する経験式

(補正式) を求めるための処理である. これを自動的に

行うために, 計算値と同一気 象擾乱時の観測値を, 観測

波浪データベースから検索, 抽出する. ただし, 観測波

浪が浅海情報である場合には, 沖波計算値を浅海情報に

換算した後に, 両者の比較を行う必要がある. この換算

を行うために, 波浪観測地点の沿岸係数を波向 ・周期別

の一覧表化し, この係数を沖波値に乗ずる.

任意の地点の沿岸係数表を作成するために, 波浪変

形計算を行うのが, 波浪変形計算サブシステムである.

波浪変形計算を行うためには, 計算格子と格子点水深が

入力データとして必要となる. これらのデータは, 水深

図データベースに保管された対象地点の海岸線 ・水深情

報を利用して, 自動的に作成する.

図-7.7は, デジタル化された水深図データベース

と, 多方向の波浪変形計算領域の範囲を表す. 各波向の

計算領域は, 沖波が沖側境界から直角入射するように作

成される. このサブシステムは, 全計算領域のデータ作

成と全波向 ・周期の波浪変形計算を, 簡単なコントロー

ルデータのみで自動的に行うように設計されている.

このようにして, 観測値に近い情報へと変換される計

算値を利用して, 波浪の極値統計解析を行う. 図-7.8

は, 方向毎に算定された50年 確率波高の分布である.

また, 確率波高に相当する周期は, 図に併記された波

高 ・周期の相関図から, 等波形勾配線を利用して決定す

る.

本システムを利用すると, 日本沿岸の全てを対象とす

る波浪推算値データベースの蓄積と, これを利用する日

本沿岸の波候統計解析, 沿岸の確率波分布の作成を容易

に行うことができる.

図-7.7 データベース化された海岸線 ・等深線と複数の

主波向を対象とする波浪変形計算の領域区分

図-7.8 確率波高の方向分布と確率波高に相当する周期

算定の相関図

図-7.9 は,日 本沿岸を対象 とする深海波浪推算に

よ り計算された1990年8月8日 から12日 までの期間最大有

義波高の分布である. この波浪推算 は, 日本沿岸を対象

とする1/3゜格 子 と, その外側の1゜格 子で領域が構成

されている. 1゜格 子の範囲は, 北緯15゜か ら48゜,

東経115゜か ら170゜で あり, 太平洋上で発達す る波浪

を十分 に考慮するように設定されて いる. 波浪推算値
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データベースには, 1/3°格子点の推算期間内の方向別

最大有義波諸元が保管される.
一方, 外洋と通じる内湾の設計波を算定するために,

浅海変形を考慮する必要がある場合は, 浅海波浪推算を

利用する. 図-7.10は, 浅海波浪推算により求められ

た伊勢湾台風時の最大有義波高の分布である. 対象海域

は, 熊野灘から伊勢湾 ・遠州灘に至り, 伊勢湾湾口を中

心に浅海域が広がっている. 領域内の地形は, 熊野灘か

ら遠州灘にかけての沿岸を1.8km, 伊勢湾を600m格 子で

近似している.

計算される平面波浪場は, 水深が150m以 浅の海域か

ら波浪変形が生じ, 波高が減衰する. また, 伊勢湾内の

西部海域は, 外洋からの侵入波を無視できないことが確

認できる. なお, 計算領域の沖側境界では, 先行して行

われる外洋を対象とする深海波浪推算の結果 (境界格子

の方向スペクトル) が, 計算時間間隔毎に境界条件とし

て与えられる.

図-7.9 日本沿岸を対象とする深海波浪推算により計算

された最大有義波高の平面分布

図-7.10 浅海波浪推算により求められる伊勢湾台風時の

最大有義波高の平面分布

(1.2) 沿岸波浪予測

設計波浪の解析とともに重要な波浪解析に, 波浪予測

がある. 波浪予測を行うことは, 沿岸構造物の施工管理,

船舶の航行, 海洋レクリエーション等, 幅広い海上活動

の安全性を確保する上で有効な手段である. 本システム

では, 日本沿岸を対象に, 低波浪期から高波浪期を通じ

て適用可能な物理因子重回帰モデルによる波浪予測と,

台風期を対象とする単地点出力型の波浪予測モデルが,

予測法として組み込まれている.

物理因子重回帰モデルによる波浪予測は, 予測時刻の

推算波浪エネルギーと現時刻 (予測を行う時刻) の推算

と観測の波浪エネルギーを目的変数とする. そのため,

現時刻と予測時刻の風推算が必要となる. 現時刻の風は

速報天気図を, 予測時刻の風は予報天気図を, 気象図処

理サブシステムを利用してデジタル情報に変換し, 前述

した風推算法により計算する. 風から計算される波浪エ

ネルギーを, 線形の波浪予測式に代入すると, 瞬時に予

測値が計算できる.

図-7.11は, モデルIIを 用いた1983年2月の常陸那

珂港における12時間後の波浪予測結果である. 予測波浪

は, 風波とうねりの2成 分に分離して出力される. 上か

ら順に, 風波とうねりの合成波の予測波向, 予測有義波

高と観測値の経時変化, 予測有義波周期と観測値の経時

変化, 風波とうねりの成分波波向, 風波とうね りの相当

有義波高と相当有義波周期の各経時変化である. 低波浪

期, 高波浪期ともに, 観測値とよく合致する良好な予測

結果が得られる.

波浪発達期の合成波の波向は, 風波の波向と一致し,

波浪減衰期の合成波の波向は, うねりの波向と一致する.

風波とうね り各々の成分有義波高を見ると, 最大の高波

浪が発達した2月17日 は, 風波成分が卓越し, 20日～21

日にかけての波浪減衰期は, うねり成分が卓越する. ま

た, 波浪の発達期は, 風波成分と合成波の周期がほぼ同

じとなる.

このように波浪予測モデルは, 有義波高のみならず,

有義波周期, 波向の予測, 風波成分とうねり成分の分離

が可能である. さらに, この沖波予測値は, 浅海域の複

数地点 (例えば,防 波堤前面等) において沿岸係数デー

タベースを準備すれば 浅海波浪情報に変換することが

可能である.
一方, 台風来襲時の波浪予測を目的とする場合, 単地

点出力型の波浪推算モデルがある. 図-7.12は, 高知

沖を対象とする台風8213号の波浪推算結果を, PC画 面

に出力したものである. 画面には, 台風経路 ・台風規

模 ・観測波浪の経時変化が表示され, 計算の進行ととも

に有義波高 ・周期 ・波向に関する計算値が表示される.

台風時の波浪予測は, 台風の予測経路および規模等

の情報をマウスまたはキーボー ドで入力し, PCの みで

7-8



図-7.11 物理因子重回帰波浪予測モデルIIによる常陸那珂港

の12時間波浪予測結果ならびに風波とうねりの分離

結果

図-7.12 単地点出力型波浪推算モデルによる台風時の高波

予測の画面出力

行われる. 5日 間を対象とする波浪予測の所要時間は,

1分 未満である.

(2) 高潮 ・津波解析と解析システム

(2.1) 高潮 ・津波解析の流れ

沿岸構造物の設計を行う場合に必要な外力条件には,

波浪とともに, 潮位が挙げられる. 特に, 沿岸防災を目

的とする海岸保全施設等の設計では, 高潮 ・津波により

生ずる異常潮位を定めることが, 重要な調査課題となる.

ここでは, 高潮 ・津波解析における本システムの適用方

法を述べるとともに, 海域別の適用事例を挙げる.

設計潮位の算定ならびに防災構造物の効果を調べる

ために, 高潮 ・津波の数値シミュレーションがよく用い

られる. 図-7.13は, 高潮 ・津波等の設計潮位の解析

と解析システムの関係を整理するものである. 設計潮位

は, 通常, 既往最大値を基本とする. そのため, 始めに,

設計潮位に該当する既往最大の高潮 ・津波の水位を定め

る.

次に, 要因となる外力として, 高潮であれば気象擾

乱を, 津波であれば波源を選定する. この条件下で, 高

潮 ・津波の再現計算を行う. 数値計算を行うためには,

計算範囲の決定と, 計算格子 ・格子点水深 ・外力のパラ

メータ (高潮計算は台風パラメータ, 津波計算は断層パ

ラメータ) 等, 入力データの作成が必要となる.

高潮 ・津波の数値シミュレーションは, 波源または気

象擾乱を含む沖合海域から対象とする海岸 ・港湾区域に

かけて, 格子間隔の異なる領域を順次結合して計算する.

これは, 数値計算上で現れる離散化誤差と打ち切り誤差

を小さく抑えるためである. 通常は, 津波 ・高潮の波長

の1/20か ら1/30以 上細かい格子間隔を適用する23),24).

既往最大の高潮 ・津波の再現計算を行った後, 計画

地形等に関して予測計算を行うという段階を踏む. 計算

結果が得られると, 結果の解析と設計潮位の検討が行わ

れる. さらに, 必要に応じて, モデル外力を想定した予

測計算を行う.

解析システムは, 日本沿岸と高潮 ・津波を選択するこ

とで, 図に示す一連の潮位解析に関する処理を行うこと

が可能な, 汎用的な数値解析システムとして設計されて

いる.

解析システムの特徴は, 決められた書式のコント

ロールデータを編集するだけで, 計算プログラムを作成

し, 入力データを入力値データベースから抽出する点で

ある. コントロールデータの編集は対話形式で行う. 1

つのコントロールデータにより, 高潮 ・津波計算に必要

な計算格子 ・格子点水深と,計 算範囲 ・格子間隔 ・時間

間隔 ・断層パラメータまたは台風定数等の入力情報とが

連結し, 計算準備が完了する.

使用する計算格子 ・格子点水深は,水 深図処理サブシ

ステムと水深図データベースを利用することにより, 日

本沿岸の海域 ・陸域の区別なく, 任意の計算範囲, 任意

の格子間隔で作成することが可能である. また, 港湾 ・

海岸等の詳細な地形近似を必要とする場合には, 計画平

面図ならびに港湾内の深浅測量図等をデータベース化す

れば, 同様な格子情報が作成できる.

この津波 ・高潮計算システムは, 日本沿岸を海域別

にシステム化することを基本としている25). そして, 必

要に応じて, 対象港湾に関する計算格子等の入力値デー

タベースを, 海域別システムに随時追加する方法を採用
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図-7.13 設計潮 位 (高潮 ・津波) 解 析 とシステム との関係

図-7.14 大正12年関東津波来襲時における南関東沿岸の津波痕跡高と計算値の分布比較

している. また, 入力情報については, 既往高潮の計算

では, 台風番号を選択し, 台風データベースから入力

データを作成する方法を採用している. 既往津波計算で

あれば, 津波番号を選択することにより, 断層パラメー

タデータベースから, 同様に, 入力データ化する.

このようにして実行される数値シミュレーションから

得られる計算結果は, 高潮 ・津波の出力サブシステムに

より画面 ・紙面へ出力される. また, 格子点毎の高潮偏

差 ・津波高等の情報が, 高潮 ・津波の推算値データベー

スに収録される.

この計算値は, 観測値データベースに収録されてい

る高潮偏差データまたは津波痕跡高データと照合され,

計算精度を検証することが可能である. 図-7.14は,

大正12年関東地震津波来襲時の南関東沿岸における津波

痕跡高と最大津波高の計算値の沿岸分布を比較したもの

である. この図に見られる情報が, データベースとして

全て登録される.

(2.2) 伊勢湾高潮解析システム

設計潮位を決定する解析の対象海域によっては, 高潮

を採用する場合がある. 特に, 東京湾 ・大阪湾 ・伊勢湾

等の内湾では, 過去に高潮による大規模な被害が発生し

ており, 高潮による潮位は必要不可欠な設計条件となっ

ている. ここでは, 過去最悪の高潮災害となった伊勢湾

台風の高潮解析を事例として挙げる.

高潮数値シミュレーションを精度良く行う上で, 計算

領域の範囲と地形近似の精度 (計算格子の構成) を決定

することは, 重要な検討項目となる. この点を検討する

ためには, 高潮現象の規模と解析目的を的確に把握する

必要がある.
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高潮は台風接近時刻に顕著となる. しかし, 台風が

遠方に位置する場合も, 台風圏内で発生した自由波が外

洋を伝播 し, 湾内に侵入して, 水位を上昇させることが

ある. さらに, 外洋で発生する吹送流が沿岸部に吹き寄

せられ, 密度成層の増幅効果により湾口部から湾内全域

の水位上昇に影響を及ぼす. このため, 高潮計算の領域

は, 大陸棚と内湾を中心とする海域と台風の通過海域を

含む広範囲の外洋域で, 構成する必要がある.
一方, 沿岸部は, 港湾構造物等の微細な地形が高潮に

与える影響を評価可能なように, 100m程 度の格子近似

が必要となる. また, 水深の浅い内湾域では, 天文潮位

の影響を無視できない. 特に, 高潮に伴う陸上浸水量を

計算する場合には, 精度の高い天文潮位の計算が必要と

なる. ただし, 現在の潮汐計算の技術では, 外洋の潮汐

計算と内湾の高精度な潮汐計算を同時に行うことは, 境

界条件の情報不足から困難である. そのため, 高潮計算

の領域は, 外洋領域と内湾領域に分離する.

図-7.15は, 伊勢湾高潮解析システムを利用して計

算される外洋領域における伊勢湾台風時の最大潮位偏差

の分布である. 太平洋を含む広範囲を対象とする外洋領

域は, 計算を効率的に行うために, 8領 域で構成し,

3,240m格子の外洋域から600m格 子の伊勢湾を中心とす

る沿岸域へと, 次第に小さい格子により地形を近似する.

各々の領域は, 1/2または1/3の比率で, 段階的に格子接

続がなされ, 連続計算を行う. また, 前述したように,

鉛直方向に2層 以上とり, 密度成層の効果や流れの近似

精度を上げる. 図に示す高潮計算の計算格子 ・格子点水

深 ・台風情報は, 全て入力値データベースに登録される.

図-7.16は, 2層 モデルにより計算された伊勢湾台

風時の沿岸海域における上 ・下層の流速分布である. 外

洋の水深は数1,000mと なり, 伊勢湾沖においても数

100m以 深の海域が湾口前面に広がっている. また, 急

図-7.15 伊勢湾高潮計算における外洋領域と

伊勢湾台風時の最大潮位偏差の分布

峻な海底勾配が形成されている. このような地形条件下

で, 高潮により発生する吹送流は上層で主に発達する.

もし, 外海において単層のモデル化を行うと, 吹送流に

よる海水の移動は全層で一様に近似される. 多層化によ

り, 上層の流速は現象により近いものとなる.

さらに, 外洋に面する海岸のように, 高波が来襲する

地点における発生高潮の計算精度を高めるためには, 波

浪による水位上昇量を考慮する必要がある. 図-7.17

は, 気圧 ・風効果のみを考慮したモデルと, 波浪による

水位上昇も考慮した波浪 ・高潮ハイブリッドモデルによ

り求められる伊勢湾台風時の最大潮位偏差の分布を比較

図-7.16 2層 モデルで推算された熊野灘から伊勢湾 ・遠州灘にかけての上 ・下層の流速分布
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図-7.17 気圧 ・風効果のみ考慮した場合と波浪効果も考慮した場合における伊勢湾台風時の最大潮位偏差の分布比較

したものである. 左図に示す気圧 ・風効果のみを考慮し

た場合に, 熊野灘で60cm程 度の最大高潮偏差が計算さ

れる. この計算値は, 外洋の高潮が, ほぼ気圧効果のみ

による水位上昇と一致する点から考えると妥当である.

しかしながら, 外洋に面する沿岸域で観測される潮位偏

差は, 1.0mを超える.
一方, 右図に示す波浪効果も考慮した場合, 熊野灘か

ら遠州灘にかけての海岸部において, 40～50cm程 度に

及ぶ波浪による水位上昇量が風 ・気圧効果の上に重なっ

て計算される. 先に示した図-7.10の 伊勢湾沖の波高

分布によれば, 伊勢湾台風時の最大有義波高は10m以

上となる. このような高波が来襲すると, 理論的には

1.0mに及ぶ水位上昇が生じることは十分考えられる.

右図の結果は, 海岸部の地形近似を最小200m格 子で

行ったものである. そのため, 波浪による水位上昇は,

過小となる海岸もある. しかし, 地形近似について精度

向上を図れば, 高潮の再現精度もさらに高まることが期

待される.

(2.3) 三陸沿岸津波解析システム

津波解析システムの適用事例の1つ として, 三陸沿岸

の津波解析とその出力成果について述べる. 三陸沿岸は,

日本の代表的な津波常襲地帯であり, 過去に, 幾度とな

く大規模な津波災害が発生している.

図-7.18は 三陸沿岸を対象とする津波解析システム
16)の計算領域の構成である. 三陸沿岸の計算は, 水深

を判断基準として, 33領域に分割している. 計算領域

は, 格子間隔Aか らFま での6段 階に分けられ, 深

海域は格子間隔5,400m (A領 域) で, 北海道根室半島

沖から宮城県沿岸部までの範囲をとり, 三陸沖に来襲す

る近地津波の波源域を網羅する広さである.

沿岸部は, 1,800m (B1, B2の2領 域) か ら50m (F1

～F4の4領 域) までの領域で分割する. 対象とする港湾

は, 大船渡 ・釜石 ・久慈 ・八戸の4港 湾であり, 50m格

子で詳細な近似を行 う.

既往津波は, 断層パ ラメータデータベースから, 明治

三陸津波 ・昭和三陸津波 ・十勝沖地震津波 ・チリ地震津

波のいずれかを指定する. また, チ リ地震津波の沖側条

件は, 太平洋伝播計算の三陸沿岸における結果を, 津波

推算値データベースか ら抽出し, これを利用する. なお,

計算対象とする明治 ・昭和三陸津波の来襲時, チ リ地震

津波の来襲時等の各港湾における過去の地形は, 古地形

図, 当時の海図, 来襲時の記録等か ら作成 し, データ

ベースに登録する.

図-7.19は, 遠地津波計算か ら求め られるチ リ地震

津波の伝播図である. 図の数字は, 津波発生からの経過

時間を表す. チリ地震津波の外洋伝播計算の範囲は, 図

のように, 極東アジア ・オース トラリア ・北米 ・南米に

囲まれる太平洋全域を含む南緯60度 から北緯60度, 東経

120度 か ら西経70度 までである. 計算格子は, 緯度 ・経

度で10分 (赤道距離で約18.5km) の1領 域であり, 総

計算点数は約73万 個である.

図-7.20の 左図は, 近地津波計算によるチ リ地震津

波発生時の三陸沿岸の大船渡湾の最大津波水位の分布を

出力したものである. この近地津波計算の沖側境界条件

は, チ リ地震津波の外洋伝播計算か ら求められる津波波

形で あり, 三陸沿岸の5,400m格 子でつないだもので

ある. 図中の数値は, T.P.(m) を基準 としている. ま

た, 黒塗 りで陸上浸水域を表す.

大船渡湾のチ リ地震津波は, 湾 口部で1.8m程 度, 湾
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図-7.18 三陸沿岸海域の計算領域の構成

図-7.19 チリ地震津波の太平洋伝播計算領域と伝播図

図-7.20 大船渡湾におけるチリ地震津波の最大水位分布

(再現計算と湾口防波堤がある場合の予測計算)

奥部で4.5m程度の水位となり, 湾全体でみると, 湾口

部から湾奥部に向かって水位が次第に高くなっている.

したがって, 湾口部を節とし, 湾奥部を腹とする湾の固

有振動との共振が起こっていると判断できる. また, 津

波の陸上浸水域は, 市街地まで拡がっており, 津波の被

害が大きかったことを示している.
一方, 図-7.20の 右図は, 再現計算と同じく, 外洋

伝播計算の結果 (沖側津波波形) を利用して行われた,

湾口防波堤設置後の仮想的なチリ地震津波来襲時に予測

される最大水位分布である. 津波の水位は, 湾口部で

1.2m程度, 湾奥部で1.9m程 度となり, 湾口防波堤によ

り半減していることがわかる. 陸上浸水域も, 津波防潮

堤がなく, 地盤高の低い区域に限られている. このよう

に, 防災構造物の機能を定量的に確認することも, 重要

な課題として挙げられる.

7.5 解析システムのまとめ

本章は, 日本沿岸における波浪 ・高潮 ・津波災害を

対象とする防災関連調査の効率化を目的として, 新たに

開発 した沿岸防災総合数値解析システム (INSPECT

system) の設計概要と, 現地への適用事例について述べ

たものである. 本システムの特徴を整理すると, 以下の

ようになる.

(1) システムは, 波浪 ・高潮 ・津波の数値解析に関する

技術と解析方法を系統的に整理し, 観測情報の整理,

数値計算の入力データ作成, 数値計算, 結果の解析,

評価までの一連の処理を簡単な操作により効率的に

行えるように開発したものである. 技術者が, 煩雑

な解析処理と高度な専門知識を必要とすることなく,

簡単な操作で, 迅速に成果を出力することを設計の

基本としている.

(2) 使用機器は, エンジニアリングワークステーション

とパーソナルコンピュータ, ならびにその周辺機器

で構成されている. このシステムの処理は対話形式

となってお り, 画面 ・紙面出力の2種 類を選択する

ことができる.

(3) システムは, 波候統計解析 ・波浪推算 ・高潮計算 ・

津波計算 ・計算支援の5つ のシステムと観測値 ・気

象図 ・水深図 ・沿岸係数 ・数値シミュレーション入

力値 ・数値シミュレーション推算値の6種 類の支援

データベースから構成されている. 各々の解析シス

テムには, 複数のサブシステムが準備されており,

サブシステムとデータベースを複合的に利用するこ

とにより解析処理を行う.

(4) システムの根幹をなす数値シミュレーションモデル

は, 最新かつ実用的な数値計算技術に基づくもので
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ある. 波浪解析には, スペクトル法深海波浪推算モ

デル ・パラメータ法波浪推算モデル ・浅海波浪推算

モデル ・物理因子重回帰波浪予測モデル ・単地点出

力型波浪予測モデルが利用できる. また, 高潮解析

には, 内湾海上風モデル ・高潮多層レベルモデル ・

高潮波浪ハイブリッドモデルが利用できる. 津波解

析には, 近地津波計算モデル (線形 ・非線形長波方

程式モデル)・ 遠地津波計算モデル (線形分散波方

程式モデル) が利用できる.

(5) システムを現地に適用した事例のうち, 代表的なも

のを, 解析種類別にとりあげた. 開発 したシステム

を利用して, 多くの成果を得ることが期待できる.

ただし, 本システムには, 今後改良すべき課題もあ

る. 最も重要な課題は, 新たに開発される最新の数値計

算技術を段階的に取り込むことである. 例えば, 風推算

では, 3次 元の気流数値シミュレーションモデル, 波浪

推算では非線形相互作用をとり込んだ第三世代モデル,

波浪変形計算では, 広領域に適用が可能な非線形 ・分散

性を考慮した平面型モデル, 高潮推算では, 気象 ・波浪

との結合モデル, 津波計算では, アスペリティを考慮し

た断層モデル, ソリトン分裂する津波を計算する平面型

の非線形分散波方程式モデル及び3次 元非静水圧モデル

が挙げられる.

これらの数値計算モデルの新規開発を継続的に行い,

システムに組み込むことにより, 処理技術の水準を向上

させる必要がある. さらに, 海域別システムの段階的な

構築を行い, 日本沿岸全域に適用事例を拡大しながら,

システム全体の規模を拡張していく必要がある.
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8. 結論

近年, 沿岸域における波 ・流れの観測は, 計測機器の

高精度化ならびに記憶能力の大容量化に伴い, 信頼度の

高い計測値を長期間連続観測することが可能となった.

これにより, 水理現象を解明するための多数の情報が収

集されるようになった. しかしながら, 依然として, 現

地観測は高価であり, 労力を要する点は変わっていない.

そのため, 数値計算技術は, これら豊富な現地観測情報

を有効利用しつつ, 現地観測情報を時空間的に拡張し,

沿岸の水理現象を多面的にかつ詳細に解析するための手

段として, ますますその需要が高まっている.

このような背景と, 近年めざましい電子計算機の能力

の向上に伴い, 数値計算技術は, 沿岸域で生じる物理現

象を詳細に表現するための手段として急速に普及してき

た. 一方で, 現地観測による信頼性の高い膨大な情報が

収集可能になったことから, 数値計算結果の現象の再現

性に関する検証がより厳密に実施されるようになり, 新

たに, 高い計算精度を追求するという課題も生じてきた.

本研究で取り扱った沿岸域に海象災害をもたらす要因

となる波浪 ・高潮とその発生外力である海上風及び津波

については, 現象の規模が大きいため, 数値計算は必要

不可欠の技術である. 波浪 ・高潮 ・津波の数値計算技術

は, 日々進展しているものの, 観測情報との比較を見る

限り, 改良の余地がないほど完成度は高くない. 依然と

して, 観測値に基づいた補正等の処理を行い, 信頼性を

保証した後に利用する措置は必要である.

本研究は, 日本沿岸において発生する海象災害の外力

となる波浪 ・高潮 ・津波の数値計算について, 結果の検

証という面から観測情報を利用しつつ, 個々の現象を精

度良く表現するための手法について再度検討を行った.

また, 数値計算の利点を生かし, 広域を対象として水理

現象を追跡するという観点から手法の再整理を行った.

そのため, 現状の数値計算の精度を高めることは基本と

しつつ, 一方で, 数値計算の結果が, 日本沿岸の広域に

おいて, 汎用的で, 容易かつ迅速に利用できることを基

本方針とし, その方針に沿った数値計算技術の体系化

(システム化) に重点を置いた.

本論文では, 海象災害の要因となる現象である海上

風 ・波浪 ・高潮 ・津波を取り上げ, これらの数値計算法

について, 個別に第3章 から第6章 においてまとめた.

第3章 においては, 海上風の数値計算について取り上

げた. その成果として, 周辺の陸上地形等による障害物

の影響を受けない外洋を対象とする理論的な推算法を境

界層モデルとして提案した. このモデルの最大の利点は,

取り扱いが簡易な点にある. 一方, 内湾域においては,

周辺の陸上地形が海上風に及ぼす影響を, 現地観測デー

タをもとに解析し, 内湾海上風の経験的な式として整理

した. この経験式を利用すると, 内湾における波浪 ・高

潮推算の外力情報となる海上風を簡易に推定することが

できる. また, 現象の再現を目的とする限りにおいては,

観測海上風を用いた観測風の空間補間法も有効な手法で

あった.

ただし, 局所的な影響を受ける風向については, 経

験式や補間法による海上風推定が十分でない. そこで,

経験式を初期値とするマスコンモデルを提案した. マス

コンモデルの精度は, 初期条件に強く依存するという特

徴がある. この特徴を生かして, 経験式による海上風推

定値を初期値とすると, マスコンモデルによる海上風の

推定精度を向上させる点を明らかにした. また, 将来的

に主流となるであろう3次 元の連続式と運動方程式を直

接的に解く数値計算法についても最も簡単なモデルを用

いて試算を行い, その特徴について言及した.

一方で, 本研究の全体期間の初期に, 海上風に関す

る研究が該当したため, 中心的な取り扱いは行うことが

できなかったものの, 今後の海上風の研究の主流が, 高

精度な3次 元の気流数値シミュレーションとなることは

疑う余地がないことを付記する.

第4章 においては, 海上風を外力とする波浪の数値計

算法を取り上げた. その成果として, 水深の影響を受け

ない深海域における波浪の推算法及び水深の影響を受け

る浅海域における波浪の推算法について提案した. これ

らの波浪推算法はスペクトル法と呼ばれるものであり,

現在の波浪推算において最も普及している方法である.

このスペクトル法のうち, 利用実績が多く, 現地への適

用を行うためのパラメータ調整について完成度が高い点

を重視し, 第1世 代モデルと呼ばれるMRI法 を採用し,

現地観測データによる検証ならびに, その現地への適用

事例を中心に述べた.

波浪推算の適用事例としては, 佐渡島の遮蔽効果が

影響する波浪場の推算, 外洋からの侵入波と湾内発生波

が混在する半閉鎖的な湾の波浪場の推算を行った. また,

閉鎖的な水域において発生する風波を対象とする波浪推

算については, 波浪観測データから導かれる風波の経験

式を基礎とするパラメータ法を採用した. さらに, 高波

も含む通常期の波浪を推定する方法として, スペクトル

法及びパラメータ法を基礎とする1地 点出力型の波浪推

算モデルを採用し, その精度検証及び現地への適用性に

ついて検討を行った.

最新の波浪の数値計算に関する研究においては, ス

ペクトルエネルギーの非線形相互作用を考慮したWAM

に代表される第3世 代波浪推算モデルが主流となってい

る. しかし, 高精度モデルとは言え, 波浪観測データに

よる検証を行い, さらなる高精度化及び実用化に対する

取組みが必要であり, そのような研究は, 本研究におい

て実施した内容と同様なものになると考える.
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第5章 においては, 高潮の数値計算を取り上げた. 従

来の高潮推算法においては, その効果を十分に考慮して

いなかった密度成層による高潮増幅, 波による水位上昇

(Wave Setup), 内湾海上風による高潮の変形を同時に

組み込んだ多層レベルの高潮推算モデルを提案した. こ

のモデルを用いた事例として, 伊勢湾台風来襲時の伊勢

湾を中心とする広域の高潮再現, 長らく高潮研究の課題

とされていた土佐湾における7010号台風時の異常高潮の

再現, 伊勢湾台風来襲時に熊野灘で測定された高潮痕跡

値の再現, 東京湾の顕著な高潮の再現及び提案モデルに

よる計画台風時の高潮予測についてまとめた. これらの

成果から, 本研究で提案した高潮推算モデルは, 多種多

様な海域で発生する高潮について良好な再現性が得られ

ることを立証した.

本研究で提案した高潮の数値計算技術は, 完成度の高

いものと考えている. しかしながら, 今後の研究課題と

して, 例えば 大気 ・波浪 ・高潮の相互作用を考慮した

結合型モデルのようなより高度なモデル化の開発を目指

す試みは引き続き行う必要がある.

第6章 においては, 日本近海で発生する地震津波を対

象とする近地津波の数値計算と, 環太平洋沿岸で発生し,

日本に伝播してくる遠地津波の数値計算を取り上げた.

津波の数値計算においては, 特に, 広範囲の沿岸を同時

に計算することが可能な広域計算について検討を行い,

その事例として, 西日本の津波常襲地域である南海道 ・

大阪湾 ・山陰の3つ の沿岸を取り上げた. これらの沿岸

において行った津波計算は, 計算精度を確保しつつ, 汎

用化に力点を置いている. また, 計算値の検証情報とし

て有効利用が期待されている津波波形の直接観測結果と

津波の数値計算結果を比較し, 最大値のみならず, 波形

についても良好な精度で再現可能である点を確認した.

この点は, 遠地津波の数値計算に関しても同様であった.

さらに, 南海道沿岸を対象とし, 津波防災対策のための

数値計算法の有効利用について言及し, 津波防波堤の効

果の抽出, 浸水計算表示の有効性, 津波簡易予測の3種

類の成果をまとめた.

以上の第3章 から第6章 において, 個別の海象災害に

関係する現象の数値計算法について述べ, その後, 第7

章において, 個別の数値計算技術を有機的に結びつけ,

数値計算の入力情報, 観測情報及び数値計算による出力

情報を統括的に整理し, 沿岸防災に関する解析を支援し,

有効利用を図るための手法を提案した. この手法を,

「沿岸防災に関する総合的な数値解析システム (略称,

INSPECTシ ステム) と呼び, このシステムの設計につ

いてまとめた. まとめる過程で, 防災関連の調査を設計

波の算定に関する調査と設計潮位の算定に関する調査の

2種 類に分類し, 各調査のフローとフローに沿ったシス

テムとの関係について整理を行った.

先に述べたように, このシステムは, 日本沿岸の広

域において使用可能な汎用性を第1の 目標に掲げている.

それとともに, 解析処理の迅速性も重要な要素として挙

げている. 迅速な処理については, 具体的に成果の出力

図を例にあげて, 処理の概要が理解しやすいまとめ方を

行った. 設計したシステムは, 利用する技術者が沿岸防

災に関する高度な専門的知識を有することなく, 容易に

活用することが可能なように心掛 けた.

このように, 本研究の成果は, 個々の数値計算技術の

みではなく, 計算結果の解析技術を含めた総合的なシス

テム化を計画し, 沿岸防災に関する情報を体系的に整理

した点にある. 当然のことながら, システムを構成する

数値計算のソフトは, システムの1部 を構成する要素で

ある. したがって, 個々の数値計算技術が進展すれば,

それを新たに更新し, システムに登録することでシステ

ムの新規性を維持することが必要不可欠である.

本研究において提案した数値解析システムが, 今後の

沿岸防災に関する研究ならびに調査において有効に活用

されることを期待してやまない. あわせて, 将来的な技

術の進展に応じて, 適宜改良を行いながら, その時々の

要求に合った有効なシステムとして維持していく. この

ことが, 今後の課題であり, 新たな目標である点を述べ

ておく.

最後に, 本研究で提案した設計方針に沿って完成した

「沿岸防災総合数値解析システム (INSPECTシ ステ

ム)」 は, 数年前までのパーソナル ・コンピュータの標

準的なOSで あったMS-DOS対 応であった. そのため,

個々の数値計算に関するソフトウェア及び解析に関する

ソフトウェアは有効であるものの, 対話形式の処理につ

いては, 現在の標準的なOSで あるWindows対 応への更

新が必要である. この点を今後の重要な改善点として明

記しておく.
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参考A. エネルギー平衡方程式の差分式

深海波浪推算では, 水深無限大と仮定することによ

り, 群速度Cgと 波速Cは 周波数のみの関数として定義

する. このとき, 任意の地点に来襲する波浪のエネル

ギー平衡方程式は, エネルギーの保存を主体に表現する

形式を採用すると,

(a.1)

で表 され る. ここで, Sは 周波数fで 伝播方 向 (波

向) θか らなる成分波のエネルギー密度 (方向スペク ト

ルS (x, y,f, θ), Cgは 線形分散関係式か ら計算 される

各成分波の群速度であり, 深海波を対象 とするため, 周

波数のみの関数Cg (f) となる. FOT1は 風から波へ供給

される単位時間当た りのエネルギー量, FOT2は 各種機

構による単位時間当た りのエネルギーの消散量であ り,

FOT1とFOT2を 合わせて深海波のソース関数項と呼ぶ.

波エネルギーの伝播に関する方程式 は, 式 (a.1) よ り,

(a.2)

で表 される. 群速度Cgと ▽=(∂/∂x, ∂/∂y) はベク トル

量であるか ら, 微分内に残 し, スカラー量を微分か ら取

り出す と,

(a.3)

と書き換え られる.

式 (a.3) の第2項 (x方 向 の移 流 項) につ いて,

cosθ≧0の とき, 風上差分をとり,

(a.4)

と表 され, cosθ<0の と き,

(a.5)

であるか ら, これ らをまとめると,

(a.6)

と な る. 式 (a.6) で, cosθ≧0の と き,|cosθ|=cosθで あ

るか ら,

(a.7)

と な る. ま た, cosθ<0の と き,|cosθ|=-cosθで あ

る か ら,

(a.8)

となる. 式 (a.8) の左辺3項 (y方 向の移流項) について

も同様のことが導けるから, 伝播計算の差分式は,

(a.9)

と記述できる. また, 発達 ・減衰項も, 差分化がなされ,

(a.10)

と な る.

参考B. パ ラメータ法の計算理論1)

波浪推算法の基礎 とな る無次元波高H1/3と 無次元周

期T1/3の3/2乗 則は, 摩擦速度U*を 利用して2),

(b.1)

で表 される. ここで, 係数Bは, 観測波浪 の解析か ら

推定されるもので, 0.062～0.067が 用いられる. また,

無次元エネルギー と無次元フェッチの1乗 則は,

(b.2)

(b.3)

で表 される. ここで, 係数Aは1.8×10-4で ある. また,

E*maxは, 風波を対象 とする場合の無次元エネルギーの

発達限界値を表すもので, 2.0×103が 用いられる.

は じめに,式 (b.2) で表される発達段階の場 合を考える.

以降の演算を簡単 にするために, 摩擦速度U*で 無次元

化 される波浪を規定する諸元の無次元量を定義す る.

(b.4)

(b.5)

参-1



(b.6)

ここで, H*は 無次元波高, T*は 無次元周期, E*は 無

次元エネルギー, F*事は無次元 フェッチ, t*は 無次元時

間, x*は 無次元距離である.

有義波高H1/3と エネルギーE (=m0) の関係か ら,

(b.7)

が導かれ, 有義波周期T1/3と 平均周期Tの 関係か ら,

エネルギー輸送速度 を表す無次元群速度C*gの 関係が,

(b.8)

と表 され る. ここで, a=3.83, b=0.86で あ り, これ

らの値は大阪湾MT局 の観測波浪の解析3)に基づ く.

風 波 の無次 元 エ ネル ギー の伝 播 に伴 う時 間変化

dE*/dt*は, 発達段階の場合に,

(b.9)

とな る. 式 (b.1) と式 (b.7) の関 係 か ら,

(b.10)

となり, 式 (b.8) の平均周期における無次元群速度と有義

波周期における無次元速度の関係を利用し, C*gは,

(b.11)

となる. さらに, 無次元エネルギーの時間変化を有次元

表示すると,

(b.12)

であるか ら, 式 (b9) を式 (b.12) に代入 して,

(b.13)

が導かれる. ここで, 風向θに対するエネルギーの方向

分布関数を,

(b.14)

と仮定する. 式 (b.13) を方向別エネルギーの時間変化 に

書き改めると,

(b.15)

となる.

一方, 弱風域や風向変化 に伴 い, 無次元エネルギー

が限界値E*maxを 越 える場合 には, 風波工ネルギーの発

達はないことか ら,

(b.16)

となり, エネルギーの方向分布を考慮すると,

(b.17)

となる. 式 (b.15) と式 (b.17) をまとめると, 風波のエネル

ギーの発達式は,

(b.18)

とまとめられる.

参考C. 津波方程式の誘導

津波の支配方程式は, 連続式 と海水の摩擦 を考慮 し

たNavier-Stokesの運動方程式か ら導かれる. 連続式は,

(c.1)

で表 される. 式 (6.1) を, 海底z=-hか ら海面z=ηま で

積分す ると,

(c.2)

となる. 今, 流速 (u,v) の全水深D=h+ηに おける平

均値を (U,V) とし,

(c.3)

と定義す る. 積分された連続式 (6.2) の左辺は, 積分定理

によ り,

(c.4)

となる. また, 右辺の海面における鉛直流速wは, 波

形連続条件によ り,

(c.5)

とな り, 海底におけるwは, 底面の条件により,
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(c.6)

で 表 さ れ る. 式 (c.4), (c.5), (c.6) を式 (c2) に 代 入 し, さ

ら に, 式 (c.3) の 断 面 平 均 流 速 (U,V) を 用 い る と,

(c.7)

が成立する. これが, 鉛直方向に積分した連続式である.

一方, 運動方程式は,

(c.8)

で ある. ここで, (x,y,z) は座標軸, (x,y) は水平面,

zは 平均海面 を基準 に鉛直上向き, (u,v,w) は (x,y,z)

方向の流速成分, pは 圧力, ρは 海水の密度, fは コ

リオ リ係数 (f=2ωsinφ, ωは 地球 自転 の角速度,

φは緯度), (Ah,Av) は水平および鉛直渦動粘性係数

である.

この運動方程式のLagrange微 分表示をEuler微分表示で

記述すると, 時間変化項と慣性項に分けられ,

(c.9)

で表される. ここで, dw/dtが 他の項 と比較 して微少

であることか ら省略 し, z方 向の運動方程式 を水深方向

に積分すると, 圧力pは,

(c.10)

とな る. ここで, f (x,y) は, 平均海面 (z=o) 下の水

柱 による圧力からの偏差を表す. いま, 海面が平均海面

上ηの高さにあり, 海面の気圧をρ0とすると,

(c.11)

と な る. 式 (c.11) か ら ∂ρ/∂x, ∂p/∂yを 計 算 し, 運 動 方

程 式 (c.8) に 代 入 す る と,

(c.12)

となる. 連続式 (c.1) が成立することを考慮して, 運動方

程式のLagrange微 分を, 厳密に変形すると,

(c.13)

とな る. y方 向 につ いて も同 様 に表 され る.

今, 連 続 式 と 同 様 に, 式 (c.13) の 流 速 (u,v) を 海 底

z=-hか らz=ηま で 積 分 し, (x,y) 方 向 の 流 量

(M,N) を,

(c.14)

と定義する. 式 (c.13) の局所項な らびに慣性項 を鉛直方

向に積分すると, 積分定理によ り,

(c.15)
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となる. y方 向も同様である. ここで, 式 (c.13), (c.15)

を用いて式 (c.12) を変形 し, 式 (c14) を式 (c.12) に代入する

と, 流量 (M,N) を用いた式 になる. また, 鉛直渦動

粘性項は, 海面せん断応力τsと底面せん断応力τbとに

よ り,

(c.16)

で表される. 以上より, 水深方向に積分された連続式な

らびに運動方程式は,

(c.17)

(c.18)

(c.19)

となる. また, 底面摩擦項は, 運動量の損失に関わる

項F'を含めて考えることによ り, 次のように記述される.

(c.20)

このうち, 底面摩擦FBは, マニングの粗度係数を用い

ることによ り, 次のように表される.

(c.21)

そ して, 津波の支配方程式は, 海面せん断応力項 と気圧

勾配項は無視される. これ らの方程式の座標系及び変数

の定義位置は, 図-c.1と なる. ここで, (x,y) は静水

面にとった空間座標, tは 時間, ηは水位変動, Dは

(D=h+η) で表される全水深, hは 静水深, (M,N)

は 各 々 (x,y) 方 向 の 流 量 フ ラ ッ ク ス,

Q=√M2+N2, gは 重力加速度, fは コリオリ係

数, AHは 水平渦動粘性係数である.

式 (c.17) か ら (c.19) において, 波形勾配H/Lが 小さい

と仮定すると, 微少振幅波の近似が成立 し, 底面摩擦項

と非線形項を無視することによ り, 線形の方程式となる.

(c.22)

(c.23)

(c.24)

図-c.1 方程式の座標系と変数の定義

b) 基礎方程式の差分化

線形長波の式 (c.22), (c.23), (c.24) は, 空間差分をス

タッガー ド格子によ り, 時間差分を リープ ・フロッグ法

によ り差分化する. 差分化 による変数の定義は, 図-

c.2の ように表される. これにより, 線形の方程式の差

分式は, 次のように表 される.

(c.25)

(c.26)

(c.27)

また, 非線形の方程式 (c.17), (c.18), (c.19) は, 移流

項は風上差分 とし, 摩擦項は計算の安定性を確保するた

めに陰的な差分を行 う. これにより, 次のように差分式

が表される.

(c.28)
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(c.29)

(c.30)

(c.31)

(c.32)

差分化の詳細については, 後藤 ・小川4)に記述 されてお

り, これにな らった.

参考D. 遠地津波の基本式の差分化

遠地津波計算に用いる数値モデルは, 空間差分 にス

タッガー ド格子を, 時間差分 にリープ ・フロッグ法を採

用する.

後藤5)にな らい, 差分式は次のように表される.

(d.1)

空間配置

時間配置

図-c.2 空間 ・時間差分格子と変数の定義点
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(d.2)

(d.3)

(d.4)

参考文献

1) 後 藤智明 ・末次広 児 ・永井紀 彦: 短 フェッチ海域 の波 浪推

算 モデ ル, 港 湾技術研究 所報告, Vol.29, No.3, pp.3-26,

1990.

2) Toba, Y.: Wind waves and turbulence、In "Recent Studies of

Turbulent Phenomena", eds. T. Tasumi, H.Maruo and H. Takami,

Assoc. for Sci. Doc., Tokyo, pp277-296, 1985.

3) 後藤智 明 ・小舟 浩治: 現 地で簡単 にでき る波浪推 算法 につ

いて, 第35回 海岸工学講演会 論文集, pp.222-226., 1988.

4) 後藤 智 明 ・小川 由信: Leap-frog法 を用 いた津 波 の数値 計

算法, 東北大 学土木工学科資 料, 52pp., 1982.

5) 後藤智 明: 遠地津 波の外洋伝播 計算, 港湾技術研 究所報告,

Vol.30, No.1, pp3-19, 1991.

参-6



謝辞

本研究は, 東京大学大学院工学系研究科社会基盤工学

専攻渡辺晃教授の御指導によりまとめたものであります.

本研究を行うに当り, 渡辺教授には, 長期に及んだ研究

を通じ, 終始懇切丁寧なご指導を賜るとともに, 暖かい

励ましを賜 りました. ここに, 深甚なる謝意を表します.

本論文をまとめるに当たり, 研究生として本学に在籍し

た頃より, 貴重な御助言を賜り, 論文の審査委員を引き

受けていただきました東京大学大学院新領域創成科学研

究科環境学専攻磯部雅彦教授に深く感謝いたします. ま

た, 論文の審査委員を快く引き受けていただき, 貴重な

ご意見を賜った東京大学大学院工学系研究科社会基盤工

学専攻佐藤慎司教授, 楊大文助教授, 阿部雅人助教授,

東京大学地震研究所都司嘉宣助教授に感謝いたします.

論文作成に当り, ご意見を参考にさせていただきました.

九州大学応用力学研究所柳哲雄教授には, 研究を行う

心構 えを御指導頂くとともに, 本研究を始める動機付け

をしていただき, 終始叱咤激励を賜りました. ここに,

深く感謝いたします.

株式会社エコー代表取締役社長田中則男博士には, 長

期に及んだ研究におきまして, 寛大なる御配慮を頂くと

ともに, 終始叱咤激励を賜 りました. 株式会社エコー顧

問合田良実博士には, 論文の懇切丁寧な査読ならびにご

指導を賜りました. 同社顧問服部昌太郎博士には貴重な

ご助言を賜 りました. ここに深く感謝致します. 株式会

社エコー中村俊彦専務取締役, 小沢保臣取締役, 宮﨑和

行取締役の幹部の方々には, 折にふれ, 研究に対する御

配慮ならびに御理解をいただきました. 同社久高将信部

長, 児玉理彦部長, 山本秀一部長, 黒木敬司部長には,

終始暖かい励ましをいただきました. また, 環境水工部

の諸氏には, 本研究において多大なるご協力をいただき

ました. ここに, 深く感謝いたします.

研修生として在籍しました独立行政法人港湾空港技術

研究所の永井紀彦海象情報研究室長, 橋本典明海洋水理

研究室長, 平石哲也波浪研究室長には, 研究の初期段階

から今日まで多くのご助言を賜 りました. また, 同研究

所在籍当時より, 東亜建設工業青野利夫博士, アルファ

水工コンサルタンツ見上敏文氏には, 多大なるご支援を

賜りました. ここに, 深く感謝いたします.

本研究を行うにあたり, 終始, 激励ならびに理解と協

力を受けました家族に感謝いたします.

最後に, 故人となられました後藤智明博士には, 本研

究のテーマの選定段階から研究の根幹となる内容に至る

まで, 多大なる御協力ならびに御指導を賜るとともに,

公私にわたる暖かな激励を賜りました. また, 故遠藤泰

司博士には, 本論文の道筋をつけるに当って御尽力を賜

りました. 本研究は, 御二人の御協力なくしてありえま

せんでした. ここに, 謹んで御冥福をお祈 りしますとと

もに, 深甚なる謝意を表します.




