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地質学的データを用いた西暦８６９年
貞観地震津波の復元について
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Abstract

 A numerical study on the wave source (fault parameters) of the AD ８６９ Jogan 
tsunami was performed after re-constructing the condition such as the topography, sea 
level and land surface at that time. Three possible fault models (i.e. location of the 
wave source) of the tsunami were considered. Effects of tide level at the time of 
tsunami generation, and fault displacement and width on the inundation area were 
examined in each model. Tsunami inundation was numerically reproduced on the Jogan 
paleo-topography of the Sendai Plain, and simulated inundation area was compared with 
the distribution of the sandy tsunami deposit. A most plausible model of the Jogan 
tsunami (mean tide, fault displacement ５．６ m and width ８５ km) was proposed on the 
basis of the sedimentological estimate of the qualitative and quantitative character of 
the Jogan tsunami.
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１．序論
１．１　過去の津波像を復元する
　津波像とは，影響する地域・地形特性，波源域・
津波高・浸水域，被害の状況なども含めた津波に
関する時間・空間的に多様な挙動であり，その情
報の集合である（今村・後藤，２００７）。現在では，
過去における津波像を復元する際には，歴史記録
に基づく津波高さを再現できる津波数値シミュ
レーションを用いる。これにより，痕跡が残され
ていない場所も含めて，津波高さ分布，時間波
形，浸水域など詳細な津波像を明らかにすること
が可能となる。ただし，歴史記録については情報
が断片的あるいは定量化が困難という問題がある
ため，最近では陸上に残された津波堆積物を確認
し，この痕跡の場所や高さ（標高）さらには堆積
層厚などの情報を加える試みも行われている。し
かしながら，堆積層についても得られる場所が限
られるなどの問題があり，明らかにできるのは津
波像の一部である。出来るだけ多くの信頼できる
史料また地質学的データを収集しそれを有機的に
活用し，数値シミュレーションを実施する必要が
ある。
　本研究の全体での目的は，過去の津波像を数値
的に復元するための一連の手法を提案すること，
また，これを西暦８６９年の貞観津波を例に適用し
て，波源域の特性の一部をこれまで以上の精度で
推定することである。手法全体の枠組みはFig．１
の通りである。これを貞観津波に適用するにあた
り，課題として以下の（１）～（３）を実施した。

（１）津波像に影響を与える要因の評価：津波浸水
域の数値解析の条件となる，西暦８６９年の貞観
津波当時の古地形を復元する。

（２）津波痕跡の調査：復元した浸水域を評価する
際の拘束条件として，津波堆積物の分布を把
握し，掃流力を含めた流れの水理特性を推定
する。

（３）津波像の復元：潮位による不確定性も考慮し
た数値解析を行い，最適な波源域と断層パラ
メータを推定する。

　課題（１）（２）について調査・検討した結果
は，菅原ほか（２０１０）で詳述している。本論では，
その結果を参照しながら，最も重要な項目である
（３）の数値的検討を行う。本手法の復元により，
仙台平野での貞観津波の実態を従来よりも詳細に
明らかにできると考えられる。

１．２　津波像の数値的復元手法における２つの課題
　１つは，陸上・沿岸・海底地形，海水面の設定
（潮位の影響も含めて），陸上での土地条件（表面
粗度設定に関連する）などの復元である。津波当
時の地形と解析に用いた現在の地形が違う場合に
は，大局的に最適な波源モデルでも堆積物分布を
説明できない場所を生じる可能性が指摘されてい
る（佐竹ほか，２００３）。これを適切に行わなけれ
ば，津波シミュレーションの諸条件は設定できな
い。
　２つ目は，津波堆積物分布と津波浸水域が一致
するとは限らない点である。一般に，津波堆積物
の分布域は，最小限の浸水域に相当する。地形，
流速，堆積粒子の粒度（沈降速度），引き波の有無
によって，浸水域と堆積物分布に乖離が生じる場
合があることが指摘されている（後藤・藤野，
２００８）。過去の津波波源モデルの推定では，沿岸

５０２ 

Fig. １ Framework of the numerical reconstruc-
tion of an ancient tsunami (modified 
after Sugawara et al., ２０１０ ). This paper 
discusses on (３): numerical analysis of 
the tsunami inundation. Results on (１): 
the reconstruction of paleo-topography 
and (２): estimation of the inundation 
area are described previously (Sugawara 
et al., ２０１０ ).
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での津波高分布の情報が得られていない場合，断
層パラメータを変化させて津波の伝播・遡上の数
値解析を行い，再現した浸水域が最も内陸側，あ
るいは最も高い位置の津波堆積物の存在を説明で
きるか否かを検討する方法が用いられる。断層パ
ラメータの変化は津波の初期波形とその後の伝播
特性，沿岸の津波高に影響する。例えば，滑り量
の大小は海岸での津波高と陸上での浸水域に大き
く影響する。堆積物の平面的分布と実際の浸水域
の乖離が大きい場合，数値的に再現した浸水域と
堆積物分布が一致するような滑り量は過小評価と
なる。逆に，堆積物分布と浸水域の乖離が小さい
場合，再現した浸水域が堆積物分布を大きく上回
るような滑り量は過大評価である。堆積物以外の
痕跡が無い古津波では，実際の浸水域と堆積物分
布の乖離の大きさは不明であるので，堆積物分布
から断層パラメータを正確に推定するためには，
流れの状況を推定するための追加的な情報が必要
である。

１．３　既往研究による貞観津波の痕跡調査と復
元の試み

　西暦８６９年の貞観地震の発生と津波の来襲，こ
れによる被害の状況は，日本三代実録の記述から
知ることができる（宇佐美，１９９６；渡邊，１９９８）。
三代実録には，「原野道路　総為滄溟」の記述があ
り，浸水で平野が海のようになったことが述べら
れていることから，この津波は東北地方太平洋沿
岸部に襲来した既往最大級の津波であったと考え
られる。また，この津波に関係すると考えられる
伝説・伝承は，宮城県気仙沼市から茨城県大洋村
にかけて２５例が分布することが知られている
（Fig．２；渡邊，２０００；渡邊，２００１）。渡邊（２００１）
はこれらの情報を基に，津波の波源域として，宮
城県～茨城県沖の日本海溝沿いの長さ２３０km・幅
５０kmの断層と，地震規模としてM ８．５を推定し
ている。なお，三代実録と伝説・伝承のいずれに
ついても，津波高や浸水域を具体的に特定できる
情報は知られていない。
　堆積物から貞観津波の襲来・浸水域を明らかにす
る研究はおよそ２０年前より行われており（阿部ほ

か，１９９０；Minoura＆Nakaya，１９９１），現時点では，
仙台平野北方の石巻平野から福島県沿岸北部まで，
津波堆積物の分布が確認されている（Fig．２；菅原
ほ か，２００１；Minoura et al., ２００１；澤 井 ほ か，
２００７，２００８；宍倉ほか，２００７；菅原ほか，２０１０）。
阿部ほか（１９９０）では，仙台市における貞観津波
の痕跡高として２．５～３．０mを報告し，海岸の津波
高としてこれを数m上回る値を推定している。
澤井ほか（２００８），菅原ほか（２０１０）では，仙台市
における浸水域として，当時の海岸線から少なく

５０３

Fig. ２ Distribution of the legends (Watanabe, 
２００１) and deposits (Abe et al., １９９０; 
Minoura & Nakaya, １９９１; Sugawara et 
al., ２００１; Minoura et al., ２００１; Sawai 
et al., ２００７; Shishikura et al., ２００７; 
Sawai et al., ２００８; Sugawara et al., 
２０１０) of the AD ８６９ Jogan tsunami. 
[B] ～ [G]:  Place of the alongshore tsunami 
height mentioned in Fig.  ４ . Rectangular 
 areas    (H-D: High-angle deep, L-D: Low- 
angle deeper, L-S: Low-angle shallower) 
indicate the projected location of the 
fault planes examined in this study. 
Broken line indicates the profile line 
of the bathymetry and the sea-bottom 
displacement in Fig. ５ .
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とも１．０～３．０kmを推定している。
　これまでの研究では，歴史記録と津波堆積物の
分布を考慮して貞観津波の波源域を推定するため
の数値解析が行われている。河野ほか（２０００）は，
地盤高を現在よりも４０cm程度低くした地形デー
タを作成して津波浸水域を計算し，M ８．５の宮城
県沖の地震（Fig.２のL-Dの領域に相当）により，
仙台平野で三代実録の記述に近い浸水が起こる結
果を示している。ただし，断層パラメータの詳細
が述べられていないほか，海岸線の位置の推定
と，それまでに判明していた津波堆積物の分布と
の照合が行われていない。
　菅原ほか（２００１）・Minoura et al．（２００１）では，
掘削調査で明らかにした仙台および相馬での津波
堆積物の分布から，主にこの沿岸で津波の影響が
あったと考え，これを説明するモデルとして，渡
邊（２００１）の推定に近い波源域（Fig.２のL-Sの
領域に相当）を提案している。地形復元と浸水域
の計算を行っていないため，海岸の津波高の分布
に基づいた定性的な結果となっている。貞観津波
では海岸の痕跡高の分布が不明なため，モデルの
妥当性は評価されていない。佐竹ほか（２００８）で
は，貞観当時を復元した地形データと石巻・仙台
平野の津波堆積物分布を基に，それまでに提出さ
れてきたモデルを含む多数の波源について数値解
析を行っている。石巻・仙台平野の津波堆積物分
布を説明する波源モデルとして，仙台湾沖の水深
３， ０００m以浅に位置する，幅１００km，滑り量７～
１０mの断層（Fig.２のL-Dの領域に相当）が良い
と結論している。
　なお，既往研究による貞観津波の数値解析で
は，地形復元については河野ほか（２０００）では部
分的に，佐竹ほか（２００８）では海岸線位置も含め
て検討されているが，１．２で挙げた課題を統合し
た解析は行われてこなかった。また，津波堆積物
も含めてどのような津波像に関する情報やデータ
が潜在しているかも十分検討されていない。そこ
で，本論では，以下の点を含めた数値的検討を行
う。

・ 東北周辺でのテクトニクス・プレート境界など

の最新の知見を取り入れる。
・ 信頼性および密度の高い仙台平野での津波堆積
物のデータを主に取り扱う。
・ 貞観津波当時の地形を復元し，土地条件も考慮
した表面粗度を設定する。
・ 断層パラメータや解析の初期条件などの影響を
評価する。

２．津波数値シミュレーションのための
設定条件

２．１　波源モデルの設定
　数値解析では，波源域（断層面の岸沖方向の位
置），断層パラメータ・潮位を変化させて，陸上・
海底の地盤変動，津波の基本的な特性，浸水域の
変化を検討する（Table １）。以下に，設定した条
件の根拠を示していく。
　まず，Fig.２に，過去に検討された波源域（断
層モデル）を示す。そこでは，様々な断層の位置，
サイズが調べられている。本論では，図中の領域
C～Fで確認されている各種津波痕跡のデータに
ついては，信頼度も含めて更なる検討が必要であ
ると考え，領域D（仙台平野）での地質学的デー
タを扱うことを前提として，斜線部（L-S，L-D，
H-D）のような断層範囲に限定する。
　仙台湾沖の海底地形は，海岸から約７５km付近
までは水深２００m以浅の陸棚，それよりも沖側は
陸棚斜面となっていることが特徴で，水深７， ８００m
の海溝軸までの距離は約２６０kmである（Fig.２  ；
Fig. ５-A）。Miura et al.（２００５）の人工地震探査に
よれば，牡鹿半島沖における海洋プレート沈み込
み角は海溝軸から１５０kmで大きく変化し，海溝
軸から０～８０kmの範囲が５～６度，８０～１１５km
が８～１０度，１１５～１５０kmが１２度であるが，海溝
軸から１５０kmの位置から海岸線までは，２３度と
なっている。また，東京大学地震研究所（２００５）
でもほぼ同じ結果が示されており，海溝軸から
１４０kmまでは沈み込み角１０度，それよりも陸側
は２７度である（Fig. ５-B）。また，折れ曲がり点を
境に，プレートカップリングが異なることが示唆
されている。沈み込み角が高角となっている領域
（Fig.２  ；H-Dの領域）の北側は，約４０年の周期で

５０４ 
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発生する宮城県沖地震の震源域に対応している。
貞観地震を除くと，これまでのところ高角領域・
低角領域とも，大津波を起こした地震は観測され
ていない。既往研究による数値解析では，低角領
域（L-DおよびL-S）の逆断層が貞観津波の波源
域として有力であるとの結論が示されている。本
研究では，高角断層モデル（宮城県沖地震型），低
角断層・やや深発モデル（断層面の長辺が折れ曲
がり部分に隣接），低角断層・浅発モデル（断層面
の長辺が海溝軸に隣接）のそれぞれについて解析
を行う。断層面の傾斜角は，海溝軸から１４０km
までの低角領域で１０度，それよりも陸側の高角領
域で３０度とする。
　地震のマグニチュードMは，Minoura et al.
（２００１），菅原ほか（２００１）と同様，仙台平野で震

源域までの距離r＝約２００km，震度I＝５を仮定
すると，村松（１９６９）によるIとMの関係式（１）
から，M＝８．３ が推定される。

  log r＝０． ５０M－１． ８５（I ５） （１）

滑り量Uは，Sato（１９７９）によるUとMの関係
式（２）から，U＝５．６mが推定される。また，
断層の長さL＝２００kmを仮定すると，断層面積S
とMの関係式（３）から，断層幅W＝８５kmが推
定される（Fig.２；Table １）。

  log U＝０． ５０M－１． ４０（M ５） （２）
  log S＝M－４． ０７（M ５） （３）

以上のパラメータを基に，滑り量と断層幅を変化
させたモデルについて解析を行う。

５０５

TideMagnitudeDepthRakeDipStrikeSlipWidthLength
Model

(m)Mwd (km)λ(°)δ(°)θ(°)U (m)W (km)L (km)

１．００ ８．３２ ３１９０３０２０３５．６８５２００Reference

High-angle 
deep

０．０７ ８．３２ ３１９０３０２０３５．６８５２００Low tide

１．６６ ８．３２ ３１９０３０２０３５．６８５２００High tide

１．００ ８．３７ ３１９０３０２０３６．６８５２００Slip+１m

１．００ ８．４１ ３１９０３０２０３７．６８５２００Slip+２m

１．００ ８．４４ ３１９０３０２０３８．６８５２００Slip+３m

１．００ ８．３２ １４９０１０２０３５．６８５２００Reference

Low-angle 
deeper

０．０７ ８．３２ １４９０１０２０３５．６８５２００Low tide

１．６６ ８．３２ １４９０１０２０３５．６８５２００High tide

１．００ ８．３７ １４９０１０２０３６．６８５２００Slip+１m

１．００ ８．４１ １４９０１０２０３７．６８５２００Slip+２m

１．００ ８．４４ １４９０１０２０３８．６８５２００Slip+３m

１．００ ８．３２ ０９０１０２０３５．６８５２００Reference

Low-angle 
shallower

０．０７ ８．３２ ０９０１０２０３５．６８５２００Low tide

１．６６ ８．３２ ０９０１０２０３５．６８５２００High tide

１．００ ８．３７ ０９０１０２０３６．６８５２００Slip+１m

１．００ ８．４１ ０９０１０２０３７．６８５２００Slip+２m

１．００ ８．４４ ０９０１０２０３８．６８５２００Slip+３m

１．００ ８．３７ ０９０１０２０３５．６１００２００Width １２２％

１．００ ８．４２ ０９０１０２０３５．６１２０２００Width １４４％

１．００ ８．４６ ０９０１０２０３５．６１４０２００Width １６６％

Table １　Fault parameters and tide levels examined in this study.
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　更に，菅原ほか（２０１０）で検討した平均潮位お
よび朔望最低・最高潮位のケースについても解析
を行い，津波発生時の潮位による浸水域の変化を
検討する。仙台平野における後氷期～完新世後期
の海水準変動は，６， ０００年前以降，振幅１m程度
の微変動が見られるものの，平均的には現在と同
水準である（松本・野中，２００６）。本研究では，８６９
年の貞観津波当時の平均海水面は現在と同じ高さ
と仮定した。仙台港での２００１年～２００７年の験潮
データ（日本海洋データセンター）を基に，気象
庁による潮位の定義に従って，年平均潮位１．０ m，
朔望最低潮位０． ０７m，朔望最高潮位１． ６６m（いず
れもT.P.上）を求めた。

２．２　空間格子データと古地形の復元
　本研究では，外洋の海底地形データとして，中
央防災会議の公開メッシュデータを使用した
（Fig. ３）。空間格子間隔は，波源域を含む東日本
全体で１， ３５０m（エリアNo． １３５０-０１），岩手県と宮
城県の太平洋沿岸で４５０m（０４５０-０４），宮城県沿岸
で１５０m（０１５０-０９），仙台湾で５０m（０５０-２１）となっ
ている。なお，外洋の津波伝播計算では，波源域
から仙台湾までの海底地形は貞観津波当時と現在
で変化していないと考える。

　一方，仙台平野の海岸線の位置と陸上地形の標
高は当時と現在で大きく異なり，遡上計算への影
響が無視できないと考えられる。仙台平野には，
完新世後期（約６， ０００年前以降）の海水準微変動に
より過去の海岸線に沿って形成された，形成年代
の異なる砂堆状の地形（浜堤列；beach ridge）が
３列存在する（内陸側からⅠ～Ⅲ；Fig. ４）。それぞ
れの形成時期は，第Ⅰ浜堤列が５， ０００～４， ５００yrs 
BP，第Ⅱ浜堤列が２， ６００～１， ７００yrs BP，第Ⅲ浜
堤列が８００yrs BP以降と推定されている（松本・
伊藤，１９９８）。第Ⅲ浜堤列は更に３列（内陸側から
Ⅲ a～Ⅲ c）に分けられ，それらの形成開始年代は，
浜堤列Ⅲ aが１， ３００cal yrs BP，Ⅲ bが１， １００cal yrs 
BP，Ⅲ cが３５０cal yrs BPと求められている（伊
藤，２００６）。本研究では，８６９年貞観津波当時の海
岸線は第Ⅲ a浜堤列と第Ⅲ b浜堤列の間にあった
と仮定し，浜堤列Ⅲ aの海側境界線を当時の海岸
線とした（Fig. ４）。また，浸水域を詳細に再現す
るため，レーザープロファイラで計測された標高
データを基に，貞観当時の古地形を復元した地形
データを作成した。元の５０mメッシュ標高データ
から，調査地域を含む東西１２， ０００m，南北 ６， ０００m
の領域を切り出して約１７m（５０÷３m）で再サン
プルした後，浜堤列の形成開始年代に基づいて海

５０６ 

Fig. ３ Bathymetry data for the numerical analysis (provided by Central Disaster Prevention Council of 
Japan). Generation and propagation of tsunami are calculated using a nesting gird system.
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岸線の位置を変更し，掘削で把握した貞観津波堆
積物の深度分布から貞観当時の地表の地盤高を推
定して，古地形を復元した（Fig. ４）。伝播計算を
行う現在の地形と，遡上計算を行う貞観当時の復
元地形を接続させた解析となるため，外洋伝播計
算を行う５０mメッシュ側の地形データを，復元
地形と接続境界で適合するように修正している。
また，復元地形（１７mメッシュ）に対しては，浜
堤列・堤間湿地などの土地条件（地形分類）に基
づき，小谷ほか（１９９８）を参考に粗度の値を与え
た。以上の地形復元については，別稿（菅原ほか，
２０１０）に詳述している。

２．３　解析方法と結果の出力
　津波の初期波形として与える海底地盤変動は，
Okada（１９８５）の方法により求めた。外洋での津
波の伝播と陸域での遡上は，非線形長波理論に基
づくTUNAMI CODE（Intergovernmental Oceano-
graphic Commission，１９９７）により計算した。支
配方程式の連続の式は（４）で，運動の式は（５）

（６）で表される。

   ∂  η　 ∂ M　 ∂ N
　――＋――＋――＝０ （４）
　  ∂ t　  ∂ x　   ∂ y

   ∂ M　 ∂ 　 M ２　　　∂　 MN 　　  ∂  η　τ x
　――＋― ― ― ―  ＋― ―  ――   ＋ gD ― ―＋― ―＝０
　  ∂ t　 ∂ x　 D　　∂ y　 D　　　  ∂ x　 ρ
 
 （５） 
   ∂ N　 ∂ 　 MN　　　∂　  N ２　　  ∂  η　τ y
　――＋― ― ――  ＋― ―  ― ―   ＋ gD ― ―＋― ―＝０
　  ∂ t　 ∂ x　  D　　∂ y　 D　　　 ∂ y　 ρ
 
 （６） 
　ここで，hは水深，ηは水位，M＝hu，N＝hv
はそれぞれx，y方向の線流量（u，vはそれぞれ
x，y方向の水深平均された流速），D＝η＋hは全
水深である。τ x，τ yはそれぞれx，y方向の海底
摩擦力であり，以下の式で表される。

　 τ x　　 　gn２
　― ―＝―― M  （７）
　 ρ　 D７/ ３

　 τ y　　 　gn２
　― ―＝―― N  （８）
　 ρ　 D７/ ３

　gは重力加速度，nはManningの粗度係数であ
り，上述の通り，土地条件によりnの値を設定し
ている。
　計算時間間隔は全領域で０．５秒とし，地震発生
から３時間の津波の伝播と遡上を再現した。沿岸
波高と浸水域を評価するため，最高水位・最大流
速・最大掃流力の空間分布を計算結果として出力
した。波形およびその空間的変化を検討するた
め，浅海域から陸上にかけて海岸線を横切るライ
ン上と，全ての掘削調査地点での水位・流速の変
動を，１０秒毎の時系列として出力した。本研究で
は，Manning則を使って底面流速と表面粗度から
摩擦力に換算してこれが底面掃流力に相当すると
評価し，その最大値を堆積物から推定した底面掃
流力の分布と比較した。具体的には，海底摩擦項
（７）（８）からτ x，τ yの値を求め，そのベクトル
の大きさτを掃流力として出力した。

２．４　解析結果の評価方法
　菅原ほか（２０１０）では，仙台平野での掘削調査
により得た津波堆積物の分布と特徴に基づき，津

（ ） （ ）

（ ） （ ）

M ２＋ N ２

M ２＋ N ２

５０７

Fig. ４ Reconstructed Jogan paleo-topography 
of Sendai Plain (study area) for the 
numerical analysis of tsunami inunda-
tion (dx=１７m). Numbers indicate the 
elevation (positive value) and water 
depth (negative value). [A] ～ [F]: Tran-
sects of the field excavation. Dashed 
line on the land indicates the landward 
limit of the tsunami deposit (Sugawara 
et al., ２０１０ ). Areas enclosed by dotted 
lines indicate the estimated shape of 
the beach ridges. BR１, BR２ and BR３a 
correspond to the beach ridges I, II and 
IIIa, respectively. Beach ridges IIIb and 
IIIc are estimated to have been formed 
after the Jogan Period (Ito, ２００６ ).
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波の特性を推定した（Table ２）。本論では，これ
を基に数値解析の結果を評価する。計算された津
波波高の沿岸分布（津波襲来域）は，これまでに
明らかにされている津波痕跡の分布（伝説・伝承
と津波堆積物）に基づいて評価する。津波の計算
波形と浅海域～海岸での波高の増幅状況は，堆積
物から推定した津波の特性（Table２の遡上回数・
津波周期・引き波の有無・影響水深）に基づいて
評価する。最後に，計算で再現した浸水域は，津
波堆積物分布限界（Fig. ４）での浸水状況と，堆
積物から推定した水理量（底面掃流力；Table ２）を
比較して評価する。なお，貞観津波では，堆積物
の分布から浸水域が明らかにされているが，信頼
できる津波痕跡高の値が得られていないため，
Fig. ６で示した海岸での波高については，モデル
間の定性的な比較を行う。

３．津波シミュレーション結果：津波初期
波形と沿岸波高の分布

３．１　津波初期波形（海底地盤変動）の特徴
　海溝軸から仙台平野に至るライン（Fig. ２）上
での地盤変動をFig. ５に示す。いずれのモデルで
も，海底地盤変動は海溝側で隆起，陸側が沈降と
なる。高角断層モデル（High-angle deep）では沈
降領域が陸上（仙台平野）に及び，滑り量に応じ

５０８ 

Sedimentological accountEstimateTsunami character

Occurrence of the tsunami deposit 
(massive structureless sand layer)

１Number of tsunami run-up

Low value of mud content of the tsunami 
deposit
Detection of brackish diatoms (Minoura et 
al., ２００１)

Shallower than foreshore
(brackish waters)

Affected water depth

Normal grading of the tsunami deposit 
Transition to muddy sediment at the top

Unknown
(stagnation of the seawater)

Tsunami period

Occurrence of the tsunami deposit
(massive structureless sand layer)

noneBackwash

Horizontal limit of the distribution
２，０００ ～ ３，０００m

(from the Jogan paleo-coastline)
Minimum run-up distance

Maximum elevation of the tsunami deposit
１．４ ～ ２．５m
(above T.P.)

Minimum run-up height

Erosion of the pre-tsunami ground surface 
Cohesion of the subsurface sediment

０．９９ ～ １．７７N/m２
(Near the Beach Ridge I)

Hydraulic value
(Maximum bottom shear stress)

Table ２　Qualitative and semi-quantitative evaluation of the character of the Jogan tsunami
                (after Sugawara et al., ２０１０ ).

Fig. ５ Bathymetric profile (A), subduction angle 
of the Pacific Plate (B) and vertical 
displacement of the sea-bottom (C ～ F). 
Profile line is indicated in Fig. ２. ERI: 
observation   data   from   Earthquake 
Research Institute (２００５ ).
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て約 ０．３ ～ ０．５ mの沈降が生じる（Fig.  ５-C）。低
角断層ではやや浅発（Low-angle shallower）・やや
深発（Low-angle shallower）のいずれのモデルとも，
滑り量と断層幅によらず，仙台平野で隆起または
沈降はほとんど生じない（Fig.  ５-D～Fig.  ５-F）。
同じ滑り量では，断層が陸に近いほど，海底地盤
の隆起量が大きくなる。
　地盤変動と浸水計算の結果を考慮すると，貞観
地震に伴う０．３ ～ ０．５ m程度の地盤沈降の有無を
把握できれば，高角領域・低角領域のいずれが津
波波源として妥当かを判断できると考えられる。

３．２　沿岸波高分布
　各モデルで津波発生時の潮位を年平均の値（T.P.
上 １．０ m），滑り量を５．６ mとしたケースで，海岸
線に沿って出力した最大水位（現在の東京湾平均
海面からの高さ）の南北方向の分布をFig. ６に示
す。隣接９点の移動平均をとり，値を平滑化して
ある。実際の津波高は，地震（津波）発生時の潮
位 １．０ mからの高さとなる。いずれのモデルで
も，地震発生から３時間以内に津波の影響を受け
るのは，房総半島から下北半島の沿岸である。津
波高にモデル間の違いが認められるのは，主にい
わき（C）から気仙沼（F）の間である。仙台湾沿
岸（D）では，　２種類の低角断層モデルによる津波
高は約５mとなり，差はほとんど見られない。
高角断層モデルではこれよりも１m以上低いが，
いわきへ向かって差が縮小する。また，いわきよ

りも南，気仙沼よりも北ではモデル間での差がほ
とんどないことも示される。
　いずれの断層モデルでも，正味の津波高で２m
以上に達するのは，いわき～気仙沼の沿岸であ
り，貞観津波の痕跡の分布とほぼ一致する。特
に，いわき～仙台の間の領域では，波源域により
波高分布が大きく変わるため，今後新たに津波痕
跡（堆積物）の分布を把握できれば，波源域を判
別できる可能性がある。逆に，断層長さ２００km
の仮定の下では，この領域の外での痕跡分布から
波源域を判別することは難しいと考えられる。

４．拘束条件との比較による貞観津波の
復元

４．１　海岸線付近の時間波形
　調査地域の海域・水深 ５．８ mの地点（Fig. ４）
での水位時系列をFig. ７に示す。高角断層モデル
では，仙台湾が地盤沈降の領域に入っているため
引きは生じず，津波第１波は押し波で始まる。一
方，低角断層モデルでは，沖側に沈降領域が生じ
るため，津波第１波は引き波で始まる。津波第１
波の周期は，高角モデルで約３７分，低角・やや深
発のモデルで約１８分，低角・浅発のモデルで約１１
分となり，海溝側ほど短周期となる。第２波以降
の最高水位は，いずれのモデルでも２m程度で
あり，低角断層モデルでは短周期の水位変動を
伴って水位が大きく低下する。高角断層モデルで
は水位が大きく低下する傾向は同じだが，短周期

５０９

Fig. ６ North-south distribution of maximum 
 water level extracted along the coastline. 
Values were averaged using adjacent ９ 
data points. Location of the places 
(B ～ G) is indicated in Fig. ２ .

Fig. ７ Time history of the water level near 
the coastline. Location of the point is 
indicated in Fig. ４.
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変動を伴わない。
　今回の事例では，計算結果と比較出来る時間波
形の記述（古記録）は知られていないが，今後，
貞観津波の襲来状況（初動の押し引き）など，第
１波の波形に関する記述が見つかれば，高角断
層・低角断層のどちらが波源として妥当か推定す
ることができると思われる。いずれのモデルで
も，第２波以降の水位は２m以下であるが，変動
パターンはモデルにより異なる。仙台平野の復元
地形の浜堤の標高は平均で ２．５ mであるため，浜
堤の内陸へ遡上が起こるのは主に第１波だけと予
想され，第２波以降の水位変動が津波堆積物にほ
とんど反映していないと考えられる。いずれのモ
デルも，主な遡上が１回という推定結果（Table２；
菅原ほか，２０１０）と矛盾しない。さらに，もし第
２波以降も遡上が起こった場所で津波堆積物の
データが得られれば，波源モデルを判別できる可
能性がある。

４．２　浅海域での波高増幅の特性
　海岸線に直交する方向の測線（Fig. ４）で，水
深による最高水位の変化を見ると，第１波の水位
は，沖合（水深 ２０．６ m）では高角断層モデルが最
も高く，３．９ mとなる（Table ３）。海岸線付近（水
深 １．０ m）では低角・やや深発断層モデルが最も
高く，５．６ mに達する。高角断層モデルでは地盤
沈降３０cmを考慮しても４．８ m程度である。水深
２０．６ mの地点から水深１．０ mまでの増幅率は，低
角・やや深発断層モデルで １．８ 倍となるが，高角
断層モデルでは １．２ 倍以下にとどまる。

　波源域により，浅海域から海岸にかけての津波
の増幅パターンが異なる。２つの低角断層モデル
の特性は，浅海域で波高増幅がより顕著に起こる
ことを示し，津波堆積物が汽水域の珪藻を多く含
むこと（Table ２ ; Minoura et al., ２００１）を良く説
明できると考えられる。高角断層モデルでは，水
深の大きい沖合で水位が高く，海水棲の珪藻殻を
取り込む可能性が高い。

４．３　陸域（堤間湿地）の浸水パターン
　津波遡上後に引き波が生じる場合，浜堤列平野
では，河口付近や，周囲よりも標高の低い堤間湿
地に流れが集中すると考えられる。海浜砂丘（第
Ⅲ a浜堤列）背後の堤間湿地（Fig. ４；地震前の標
高 ０．３ m）での水位変動（Fig. ８）は，高角断層モ
デルでは，第１波到達から最高水位に達するまで
１０分弱の時間を要する。第１波で約３mの最高
水位に達した後，約２０分間で２mまで緩やかに
水位が低下し，その後は一定となる。低角・やや
深発断層モデルでは，第１波が最高水位に達する
までの時間は５分弱であり，高角断層モデルより
も短い。最高水位の前に小さいピークが見られる
が，最高水位のレベルと，その後の変動パターン
は，高角断層モデルと同様である。低角・やや浅
発断層モデルでは，最高水位の直後に急速な水位
の低下と上昇が見られる。その後の変動パターン
は，低角・やや深発断層モデルと同様であるが，
最高水位は１m程度，一定となる水位は ０．５ m程
度，それぞれ上の２つのモデルよりも低い。ま

５１０ 

Table ３　Near-shore amplification of tsunami.
          Location of the point is indicated in
           Fig. ４.

Height of the １st wave (m)
Low-angle
shallower

Low-angle
deeper

High-angle
deep

Water depth
(m)

３．２３．１３．９２０．６
３．９５．２４．４１６．５
４．５５．５４．５５．８
５．１５．６４．５１．０
１６１％１８０％１１６％Gain

Fig. ８ Time history of the inundation depth 
in the back marsh behind the beach 
ridge IIIa. Location of the point is 
indicated in Fig. ４.
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た，水位が一定のレベルまで低下するのに要する
時間もやや長い。
　いずれの断層モデルでも，主な波の遡上は１回
であり，第２波以降の影響はほとんどみられな
い。また，顕著な引き波を示す水位変動はなく，
一定水位の浸水が長時間継続する。これらの結果
は，津波堆積物の特徴から推定した津波の特性
（Table ２）と一致しているが，モデルによる違い
が見られないため，波源域は特定できない。断層
モデルにより，最高水位に達するまでの時間と，
最高水位から一定の水位まで低下するのに要する
時間が異なるため，この時間的長短を堆積物から
推定できれば，モデルを特定できる可能性があ
る。

４．４　浸水域
　Fig. ９～Fig. １２に，Table １ の各ケースにおけ
る遡上距離（海岸線と直交する方向）を，津波堆
積物分布限界（Fig. ４の破線）を基準にとって示
した。高角断層モデルでは，低潮位の場合のみ，
いずれの測線も分布限界まで浸水が達しない
（Fig. ９）。平均潮位の場合には測線Fのみ浸水し
ないが，分布限界との差は２００m未満である。高
潮位および滑り量 ６．６ m以上の場合には，全ての

測線で分布限界以上の浸水となる。高角断層モデ
ルでは海岸の津波高が小さいが，地震により３０～
５０cmの地盤沈降が起こるため，低角・やや深発断
層モデルと同様の浸水域になると考えられる。こ
の場合，滑り量によって沈降量が増すため，浸水
域の変化量が大きくなりやすいと考えられる。低
角・やや深発断層モデルでは，低潮位の場合，分
布限界まで浸水するのは測線DとEのみである
（Fig. １０）。平均潮位の場合は，高角断層モデル
と同様，測線Fのみ浸水せず，分布限界との差は
２００m未満である。高潮位および滑り量 ６．６ m以
上の場合も，高角断層と同様，全ての測線で分布
限界以上の浸水となる。低角・やや浅発断層モデ
ルでは，いずれのケースも分布限界まで浸水しな
い測線が残る（Fig. １１）。特に，測線BとFでは，
潮位と滑り量によらず浸水が分布限界に達しな
い。低角・やや浅発断層モデルで断層幅を増加さ
せると，幅１００kmでは幅８５kmの場合よりも遡上
距離が増大するが，幅をそれ以上にしても浸水域
は変化しない（Fig. １２）。いずれの場合も，測線B
とFで分布限界まで浸水しない。
　潮位による浸水域の変化が最も小さいのは低
角・やや深発断層モデルである。他の２つの断層
モデルでは潮位による変動が大きく，その変化パ

５１１

Fig. ９ Excess of the calculated run-up distance 
 over the distribution limit of the tsunami 
deposit (measured perpendicular to the 
 paleo-coastline). Result of the high-angle 
deep fault model. U: fault displacement 
given to the model. A ～ F: Transects in

　　　 Fig. ４.

Fig. １０ Excess of the calculated run-up distance 
over the distribution limit of the　tsunami

  deposit (measured perpendicular to the 
paleo-coastline). Result of the low-angle 
deeper fault model. U: fault displace 
 ment given to the model. A ～ F: Transects 
in Fig. ４.
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ターンも異なる。高角断層モデルは，低角・やや
深発断層モデルと較べて，潮位による浸水域の変
動が大きく，低潮位時と高潮位時の遡上距離の差
は２km程度である。低角断層モデルでは，この
遡上距離の差はおおおむね１km前後であるが，
深発・浅発でパターンが異なる。浅発断層モデル
では潮位による遡上距離の変動幅が比較的大き
く，０．５～１．５ kmである。これらのことは，津波
当時の潮位を限定しない場合，断層面の位置に
よって滑り量の推定精度に差が生じることを示し
ていると考えられる。
　滑り量 ５．６～７．６ mでの遡上距離およびその変
化パターンは，高角断層モデルと低角やや深発断
層モデルでほぼ同じで，分布限界よりも１．０～ 
１．５ km内陸まで浸水する。滑り量を８．６ mにする
と，測線D～Fでの遡上距離は高角断層モデルの
方が大きくなる。低角・やや浅発断層モデルは上
の２つのモデルと異なり，同じ滑り量に対する遡
上距離が小さく，変化量も小さいため，分布限界
まで浸水させるためには，滑り量をかなり大きく
する必要があると考えられる。なお，断層幅につ
いては，幅１００km以下のケースについて，浸水
域から評価できると考えられる。
　検討した各ケースで，津波堆積物分布を完全に

説明できるのは，高角断層モデルと低角・やや深
発断層モデルのうち，高潮位・滑り量 ５．６ mまた
は平均潮位・滑り量 ６．６ m以上の場合である。滑
り量 ６．６ mでは，分布限界との差は ５００～１， ０００m
となる。また，平均潮位・滑り量 ５．６ mの場合，
過不足はあるものの，分布限界との差が最も小さ
くなり（５００m以内），堆積物分布をほぼ説明でき
る。

４．５　掃流力
　高潮位・滑り量 ５．６ mと，平均潮位・滑り量 
６．６ m～７．６ mのケースでは，高角断層モデルと
低角・やや深発断層モデルで，ほぼ同じ浸水分布
となる。貞観地震の発生日を考慮すると，津波発
生時に海面高が朔望最高潮位付近にあった可能性
は小さい。また，仙台平野で貞観地震に伴う地盤
沈降が生じていない可能性，および津波堆積物が
汽水性珪藻殻を含有することを考慮すると，高角
断層モデルよりも低角・やや深発断層モデルが妥
当と考えられる。そこで，低角・やや深発断層モ
デルで平均潮位の場合について，津波堆積物分布
をほぼ説明できる（堆積物分布と浸水域の差が小
さい）滑り量 ５．６ mのケースと，津波堆積物を完
全に説明できる（差が大きい）滑り量 ６．６ mのケー

５１２ 

Fig. １２ Excess of the calculated run-up distance 
over the distribution limit of the 
tsunami deposit (measured perpendicu-
lar to the paleo-coastline). Result of 
the low-angle shallower fault model. 
U: fault displacement given to the 
model. A ～ F: Transects in Fig. ４.

Fig. １１ Excess of the calculated run-up distance 
 over the distribution limit of the tsunami

    deposit (measured perpendicular to the 
paleo-coastline). Result of the low-
angle shallower fault model. U: fault 
 displacement given to the model. A ～ F:

        Transects in Fig. ４.
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スで，浸水限界を評価する。なお，本研究では，
津波遡上時の摩擦力（掃流力）最大値の分布を，
津波前の地表（津波堆積物基底面の境界）での浸
食構造の有無，および仙台平野の地盤データ（表
層堆積物の限界掃流力）に基づいて推定し，計算
結果の評価基準とした（Table ２）。具体的には，
仙台平野の表層堆積物の粘着力の値 ０． １３～ 
０． ２４kg /m２＝１． ２７～２． ３５N/m２（国土地理院，１９８４）
を基に，Otsubo and Muraoka（１９８８）の有効応力
と限界掃流力の関係式を用いて以下のように推定
した（菅原ほか，２０１０）。

（１）浸食：底面掃流力最大値は１． ７７N/m２以上（少
なくとも０． ９９N/m２以上）

（２）非浸食：底面掃流力最大値は０． ９９N/m２以下
（大きくとも１． ７７N/m２以下）

　Fig. １３に，底面摩擦力の計算値が１～２N/m２，
および０～１N/m２となる領域と，堆積物から推
定した底面掃流力の分布を示した。滑り量 ５．６ m
では，摩擦力計算値が堆積物による推定値を上回
る場所と下回る場所の両方が存在し，計算値１～
２N/m２の領域は津波堆積物分布限界よりも海側に
存在する。また，掘削で津波前の地表面に浸食が
見られなかった場所の多くは，摩擦力計算値０～
１N/m２の領域に含まれる。一方，滑り量 ６．６ mで
は，摩擦力計算値が推定値を上回る場所が多く，
計算値１～２N/m２の領域が津波堆積物分布限界付
近の内陸に存在する。また，掘削で津波前の地表
面に浸食が見られなかった場所の多くが，摩擦力
計算値１～２N/m２以上となる領域に含まれる。両
モデルを比較すると，滑り量 ５．６ mの結果が堆積物
調査による推定（Table ２）に近く，滑り量 ６．６ m
の結果は過大評価となっている可能性が高い。

５１３

Fig. １３ Calculated maximum bottom friction ( τ ) and estimated value of bottom shear stress ( τ estimate) acted 
on the pre-tsunami ground surface. Results by Low-angle deeper fault model (mean tide, fault 
displacement (U ): ５．６ and ６．６ m, fault width (W ): ８５ km).
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　底面摩擦力の計算値は，地盤データから推定し
た値と比較できる範囲にあるが，本評価方法の問
題として次の３つが考えられる。（１）津波前地表
の浸食を識別することの妥当性：浸食構造が堆積
後に変化・消失した場合，浸水域を過小評価する
ことになる。また，識別にあたっては，現場での
一貫性のある基準が必要と考えられる。（２）表層
堆積物の限界掃流力の分布：現在においては場所
と堆積物の組成，貞観当時においては圧密・当時
の植生によって変化すると考えられ，これらの要
素が推定値にどのような影響を及ぼすのか把握す
る必要がある。（３）底面摩擦力の計算値の妥当性：
津波浸水計算で用いられる浅水理論では，摩擦項
は等流を仮定した等価粗度で評価される。本評価
で用いた底面摩擦力の最大値は，非定常性の極め
て高い場合の瞬間値である。実際の津波との差を
把握する必要があると考えられる。

５．結論
　本研究では，数値シミュレーションによる過去
の津波像を復元する手法を検討し，その結果を貞
観津波に適用して，波源モデル（断層パラメータ）
の推定を行った。特に，波源の位置，潮位，滑り
量による浸水域の変化を検討した。
　潮位に対する浸水域の変化パターンは，波源域
によって異なる。特に高角断層モデルでは，潮位
による浸水域の変化範囲が最も大きく，潮位が不
定の場合，他の断層パラメータの推定値への影響
が大きいと考えられる。上と同様に，滑り量に対
する浸水域の変化パターンも，波源域によって異
なる。浸水距離の変化量は，高角断層と低角・や
や深発断層モデルで同じ程度である。低角・やや
浅発断層モデルではそれらよりも小さく，このモ
デルで貞観津波の浸水域を説明する場合には，滑
り量の推定値と不確実性の範囲はかなり大きくな
ると考えられる。幅１００km以上の断層モデルで
は浸水域が変化しなかったため，津波堆積物に基
づく貞観地震の断層幅の推定は，幅１００km以下
の場合についてのみ可能と考えられる。
　高角断層モデルと低角・やや深発断層モデルの
うち，高潮位・滑り量 ５．６ mと，平均潮位・滑り

量 ６．６～８．６ mのケースで，津波堆積物の分布を
完全に説明できる浸水域となる。また，平均潮
位・滑り量 ５．６ mでも堆積物分布をほぼ説明でき
る。貞観地震の発生日を考慮すると，津波発生時
に海面高が朔望最高潮位付近にあった可能性は小
さい。仙台平野で地震に伴う地盤の沈降が無かっ
たと仮定し，津波堆積物が汽水性珪藻殻を含有す
ることも考慮すると，高角断層モデルよりも低
角・やや深発断層モデルが妥当と考えられる。更
に，堆積物から推定した水理量（限界掃流力）の
分布から判断すると，滑り量 ６．６ mは過大評価で
あり，５．６ mをやや上回る程度であると考えられ
る。
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