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1. 序 論

1960年チリ地震津波及び 2010年チリ．マウレ地震津波は，日本を含む環太平洋地域に広く伝播
した．こうした遠地津波の伝播過程には，津波の分散性や非線形性が影響を及ぼす．しかしなが
ら，これらを考慮した遠地津波の数値解析を実施することは，計算コストの観点から困難な場合
が多い．また，従来実施されている浅水方程式系に基づく遠地津波の数値解析では，津波第 1波
のピーク到達時刻を実際の到達時刻よりも早い時刻として算出してしまうことが知られている

$(ffl 田ら，2011; 楠本ら，}2012; h\ovalbox{\tt\small REJECT} and$ Saito, $2013; 高川，2013)$ そこで，本研究では，遠地で海
底地震に伴い津波が発生した場合に，津波初期波形のパラメタから第 1波の津波高さや波長を算
出可能な推定式を提案する．また，海水下にあるプレートを弾性体として考慮し，マントルが流
体のように振る舞うと仮定して，プレートやマントルの運動を考慮した津波伝播の数値解析を行
なう．そして，これらの運動が津波の伝播にどのような影響を及ぼすのかに関して調べる．

2. 対象とする地球のモデル

静水深妬が一様である海域を対象とする．海水の密度を旺とする．図-1に示すように，この海
水下に海底面があり，その下に地殻が，更にその下方に，マントル (上部マントル) が存在する．

このうち，地殻及びマントル表層からなるプレートが，水平スケールの大きな一つの弾性体であ
り，法線方向の変位が一定となる中立面を有すると仮定する．このとき，プレートの運動は，プ
レートの厚さを考慮することなく，中立面上で考えることができる．プレートの平均的な曲げ剛
性率を $B$ とする．

他方，プレートの下方にあるマントル上層が，完全流体であると仮定する．マントル上層の鉛
直方向の深さを妬とし，マントルの密度を外とする．そして，マントル上層の下面が，水平な固
定床であると仮定する．すなわち，解析対象の初期状態は，水平な固定床の上に，マントル上層
に相当する深さ尻の流体があり，その上に，プレートに相当する厚さ 0の薄板が乗り，この薄板
の上に，津波の伝播する深さ妬の海水が乗っている状態となる．海水の上面は，自由水面とする．
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マントル上層 (密度 )111)

図$\dashv$ 地球の構造モデル

図-2 薄板状構造物と多層流体

3. 数値解析手法

上記のような，海水，プレート及びマントル上層の連成モデルを対象とした数値解析のために，

多層流体と大規模薄板構造物の相互干渉の解析のための数値モデル $(R\dot{m}\iota nna etd., 2012)$ を用い

る．本数値モデルでは，流体運動として，非粘性非圧縮性である多層流体の非回転運動を対象

とする．すなわち，簡単のために，マントル上層を完全流体と仮定するが，マントル上層の密度

$R$ 及び深さ妬によって，マントル上層の不明確な流動性や流動範囲を規定する．例えば，マント

ル上層がより動きにくい状態を想定する場合には，マントル上層の密度魚の値を大きく設定する．

図-2において，互いに混合しない各流体層を最上層から順に第 $i$ 層 $(i=1,2, \cdots, I)$ と呼ぶ．鉛

直軸 $z$ は，原点が静水面に位置するとし，鉛直上向きを正とする．各層の速度ポテンシャル

$\phi_{i}$ を $\phi_{i}(x,z,t)=\sum_{a=0}^{N-1}\{f_{i,a}(x,t)\cdot z^{a}\}$ のように，$N$個のべき関数の重み付き級数に展開する．変分法を
適用すると，次式のような非線形表面波内部波方程式系が得られる $(柿沼, 2\omega 1)$

$\eta_{i,1}^{a}\frac{\partial\eta_{i,1}}{\partial t}-\eta_{i,0}^{\alpha}\frac{\partial\eta_{i,0}}{\partial t}+\nabla\{(\eta_{i.1}^{a+\beta+1}-\eta_{i,0}^{a+\beta+1})\nabla f_{i,\beta}\}-\frac{\alpha\beta}{\alpha+\beta-1}(\eta_{i,1}^{\alpha+\beta-1}-\eta_{i,0}^{a+\beta-1})f_{i,\beta}=0$ (1)

$\eta_{i,j}^{\beta}\frac{\partial f_{i,\beta}}{\partial t}+\frac{1}{2}\eta_{i,j}^{\beta+\gamma}\nabla f_{i,\beta}\nabla f_{i,\gamma}+\frac{1}{2}\beta\eta_{ij}^{\beta+\gamma-2}f_{i,\beta}f_{i,\gamma}+g\eta_{i,j}+\frac{p_{i,j}+P_{i}+W_{i}}{\rho_{i}}=0$ $(j=0$ or 1 $)$ (2)

ここで，添え字傷 $\beta$及び $\gamma$に関して，積の総和規約を用いている．$\eta_{i0}(*t)$ , $\eta$41$($切，pl$\acute{}$’0 $($切，p,l(切
及び $\rho_{i}$ は，それぞれ，第 $i$ 層の下面の界面変動，上面の界面変動，下面における圧力，上面にお

ける圧力及び密度である．また，$P_{i}= \sum_{k=1}^{i-1}\{(\rho_{i}-\rho_{k})gh_{k}\}$ 及び $W_{j}= \sum_{k=1}^{i}(-m_{k}g\delta_{k})$ であり，$h_{i},$

$m_{i}$ 及び $\delta_{i}$ は，それぞれ，第 $i$ 層の静水深，第 $i$ 層の上面に位置する第 $i$ 板の密度及び第 $i$ 板の板厚
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である．なお，$\nabla=$ $(\partial$/&, $\partial$/$\partial$y$)$ は，水平方向の微分演算子であり，$g$は，重力加速度である．
一方，十分に薄い第 $i$板の運動は，古典理論より，次式で表わされる．

$m_{i} \delta_{t}\frac{\partial^{2}\eta_{l.1}}{\partial t^{2}}+B,\nabla^{2}\nabla^{2}\eta_{l.1}+m_{i}g\delta_{i}+p_{i-1.0}-p_{i.1}=0$ (3)

ここで，$B_{i}$は，第 $i$板の曲げ剛性率である．

波高，波長，$\iota$水深及び密度の代表値をそれぞれ瓦 1, $d$及び $\rho$ として，諸量を次式のように無次

元化する．

$x. = \frac{x}{l}, t. =\frac{\sqrt{gd}}{l}t, \nabla. =l\nabla, \frac{\partial}{\partial t}=(\frac{\partial}{\partial t}). =\frac{l\partial}{\sqrt{gd}\partial t},$

(4)

$\eta_{te}=\frac{\eta_{i,e}}{H}, \delta[=\frac{\delta_{i}}{H}, m_{l}. =\frac{m_{i}}{\rho}, B_{\dot{l}}^{\cdot}= o_{el^{4}}^{B_{i}}, p_{\iota e}= o_{ed}^{p_{l.e}}$

式 (4) を式 (3) に代入して，次式を得る．

$\epsilon^{2}\sigma^{2}m;\delta\int\frac{\partial^{2}\eta_{i,1}^{l}}{\partial t^{2}}+\epsilon B\int\nabla^{2}\nabla^{2}\eta_{i,1}+\epsilon m\int\delta;+p_{i-1,0}-p_{j,1}^{l}=0 (\mathfrak{D}$

ここで，$\epsilon=Hd$及び $\sigma=dl$は，それぞれ，波高水深比及び水深波長比の代表値である．各層が

相対的に浅いと仮定し，Takagi (1997) と同様に，薄板の運動に対して，$O(\epsilon)=O(\sigma \mathfrak{h}<<1$ までのオ

-$F\grave{}$を考慮する．すると，式 0の (左辺第 1項) が無視される．この項を無視し，式 0を有次元
量に関する式に戻して，第 $i$板の方程式が次式となる．

$B_{i}\nabla^{2}\nabla^{2}\eta_{i,1}+m_{i}g\delta_{i}+p_{i-1.0}-p_{i.1}=0$ (6)

以上により，式 (1), (2) 及び (6) を基礎方程式系とする．$\ovalbox{\tt\small REJECT}\cdot\ovalbox{\tt\small REJECT}$ (2010) は，内部波
の 1次元伝播を対象とした差分法を提案しているが，これを薄板状構造物と多層流体の連成問題

が扱えるように拡張する．そして，この拡張した差分法を用いて，$*1$), (2)及び (6) を解く．

簡単のために，各層の上下面及び壁面における摩擦を無視する．また，初期状態において，

速度ポテンシャルの重み係数ん (xo)をすべて $0$, すなわち，初期流速を至る所で $0$ とする．

山下ら (2011) は，本解析手法の検証のために，1層問題を対象とした既存の水理実験結果と数
値解析結果を比較して，薄板状浮体の応答の再現性を調べた．すなわち，劉堺 (20) は，造

波水路内に，曲げ剛性率を有する薄板状浮体を設置し，薄板状浮体に孤立波が入射する場合の水

理実験を行なったが，この水理実験結果に対する本解析手法の再現性は，良好であった．

4. 遠地津波の推定式の提案

まず，津波初期波形の情報から，遠地津波の津波高さ及び波長を算出可能な推定式を導く．こ

こでは，地殻やマントルの運動を考慮せず，薄板の存在しない 1層流体問題を対象とする．

津波の分散性を考慮するため，速度ポテンシャル $\emptyset$ の鉛直分布関数の展開項数を $N=2$ とし，

$\emptyset(x$幼 $=f_{0}(xJ)+zfi(xJ)$ とする．また，海水の静水深が，4,$0Wm$で一様であると仮定する．

鉛直壁を $x=0hn$に設け，時刻 $t=0s$の津波初期波形 $z=\eta\iota 1(x,0)=\zeta(x,0)$ を次式で与える．
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$\log(t\sqrt{gh}/$ち $)$

図-3 各初期波長に対する第 1波の相対津波高さ

$\zeta(x,0)/a_{0}=1+\cos[2\pi(x/L_{0})]$ , whete $0hn\leq x\leq L_{0}/2$ (7)

ここで，$a_{0}=1.0m$ とする．また，恥は，津波の初期波長である．

津波の初期波長為が 20 km, 30km, 60 km, 120 km, または，$2\alpha$) $hn$である場合に対する，津波

伝播の数値解析結果を図-3に示す．ここで，第 1波の相対津波高さ，すなわち，第 1波の水面変
動の最大値 $\zeta\alpha\alpha$の，偽に対する相対値の時間変化が描かれている．これより，津波の初期波長玩が

短いほど，伝播に伴う第 1波の津波高さ $\zeta Q\alpha$の減衰率が大きいことがわかる．

この計算結果に基づき，任意の初期波長の場合に適用可能な津波高さの推定式を作成する．ま

ず，図-3の各曲線において，津波高さ $\zeta$磁が減衰する部分に着目し，ある伝播時間が経過した後の

直線に近似できる箇所の，縦軸の切片 $k_{1}$及び傾き $k_{2}$ を求める．次に，静水深初期波長比 1鵡に
関する $k_{1}$及び $k_{2}$の一般形を求める．すなわち，両常用対数グラフ上で $\log$ $x$ と $\log y$が比例関係にあ

るとき，logy $=k_{1}+k_{2}\log x\Rightarrow y=10^{k_{1}}x^{k_{2}}$ が成り立つから，この式に，求められた $k_{1}$及び $k_{2}$を代入し，

重力加速度を $g=9.8m/s^{2}$として，第 1波の相対津波高さの時間変化の推定式である次式を得る．

$\zeta_{\sigma oe/}/a_{0}=10^{k_{1}}(t\sqrt{gh}/L_{0})^{k_{2}},$

$k_{1}=101.24(h/L_{0})^{3}-35.77(h/L_{0})^{2}+2.1(h/L_{0})+0.22,$ (8)

$k_{2}=-97.56(h/L_{0})^{3}+41.13(h/L_{0})^{2}-5.67(h/L_{0})-0.07$

x-v8) の精度を検証するため，式 (8) による第 1波の相対津波高さの推定値の時間変化と，津波伝
播の数値解析で得られる第 1波の相対津波高さの時間変化を図$\dashv$ において比較する．図-4 (a) で，

為が長い場合，波源から近距離の地点において誤差が見られるが，為 $=120$ kmの場合では，津波発
生時刻から約 4時間後以降に，そして，$h=2mhn$の場合では，津波発生時刻から約 12時間後以降
に，第 1波の津波高さの推定値の精度が高くなることが確かめられる．
なお，式 (8) は，津波の初期波長為が 20 km, 30 km, 60 km, 120 km及び 200 $hn$である場合の $k_{1}$

及び $k_{2}$ の値に基づき導かれた推定式である．津波の初期波長為がこれらの値と異なる場合に対し

て環 8) の精度を検証するために，恥 $=80$ km として，第 1波の相対津波高さの推定値と数値解析結
果を図-4(b) において比較する．これより，$I_{4}=80$ kmの場合，約 2.5時間後以降に，第 1波の津波
高さの推定値の精度が高いことがわかる．

185



$0$ 510 15
$t$ (hour)

20

(a) $I_{4}=2Dk_{A}30b\iota\omega m120b\alpha 200$ km

$0 4 8 12$$f$ $($hour$)$

(b) $l_{0}=80$ hn
図$\dashv$ 第 1波の相対津波高さの時間変化の数値解析結果と式 (8) による推定値の比較

他方，第 1波の最高水位の位置 $ka$と最低水位の位置鞠 の水平方向の間隔，すなわち，第 1波
のいわゆる半波長の時間変化を表わす推定式は，上述した手法と同様にして，次式のように得ら

れる．

$(x_{\alpha\cdot\cdot I}-xffough)/(L_{0}/2)=2.0k_{3}(t\sqrt{gh}/L_{0})^{k_{4}},$

$k_{3}=-191.77(h \int L_{0})^{3}+78.43(h/L_{0})^{2}-8.33(h/\cdot L_{0})+0.71$ , (9)

$k_{4}=133.28(h/L_{0})^{3}-59.68(h/L_{0})^{2}+8.87(h/L_{0})-0.13$

ここで，$(x_{\propto r}-x_{bo\emptyset})/(L_{。}/2)$ は，第 1波の半波長の，津波初期半波長に対する相対値である．
以上より，津波が伝播する海域の平均的な水深が $h$ であり，津波初期波形が正弦波であるとい

う仮定のもとで，津波初期波形の波高が偽，波長が為である遠地津波に対して，津波発生より時

間 $t(s)$ 後の第 1波の津波高さを瑣 8) より，また，半波長を式 (9) より，推定することが可能である．
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5. マントル上層及びプレートの運動が津波に与える影響

次に，マントル上層やプレートの運動を考慮する．水面形及び海底面形をそれぞれ $z=0m$及び $z$

$=$ -妬からの変動を用いて，z $=\eta$u $=\eta$及び $z=\eta_{1\beta}=b+$妬と表わす

鉛直壁を $x=0$ kmに設け，時刻 $t=0s$ の津波初期波形を次式で与える．

$\eta(x,0)/a_{0}=1+\infty s[2\pi(x/L_{)})]$ , where 0 $hn\leq x\leq L_{0}/2$ (10)

ここで，$a_{0}=5.0m$ とする．また，$L_{0}$ は，津波の初期波長であり，$L_{0}=200km$ とする．

流体運動には，速度ポテンシャル $\phi$ の鉛直分布関数の展開項数を $N=3$ として，$\phi(x,z,t)=f_{0}(xl)$

$+zf_{i}(x,t)+z^{2}f_{2}(x;t)$ と展開した非線形波動方程式系を適用し，波の分散性を考慮する．

海水の密度を旺 $=1,0\infty\otimes m^{3}$ とし，海水の静水深妬が 4,0 $m$で一様であるとする．すると，計

算対象のパラメタは，マントル上層の密度ルマントル上層の深さ幅そして，プレートの曲げ
剛性率 $B$ となる．これらのパラメタの値は，明らかとなっていないため，これら三つのパラメタ

の値が異なる場合の数値解析を実施し，マントル上層やプレートの運動が津波の伝播過程に対し

て与える影響を調べる．

重力加速度を $g=9.8m/\neq$ として，上記の三つのパラメタル 砺及び $B$ の値を仮定した場合の，

時刻 $t=2,000s$ における水面形 $z=\eta$及び海底面形 $z=b+h_{\eta}$ の数値解析結果の一例を図{ $\sim$8に示す．

ここで，比較のために，マントル上層及びプレートの両者の運動を考慮しない場合の，一様静水

深 $4,\alpha)0m$の海域を伝播する 1層問題の津波の水面形 $(h_{n}=0m$の $z=\eta$ の曲線$)$ が描かれている．

図-5(ま，$B=0.ONm^{2}$及び免 $=3,300\Psi m^{3}$ であり，へ $=1,000m$, 6,000 $m$, または，196,000 $m$ であ

る場合の結果である．ここで，マントル上層の流体運動に伴い，表面波モードと内部波モードの

津波が伝播する様子が確認できる．すなわち，水面形と海底面形が同位相である表面波モードと，

逆位相である内部波モードの二つのモードが現れている．第 1波の波速は，マントル上層の深さ
煽がいずれの値をとる場合でも，1層問題の津波より大きいが，これは，波速が線形波の波速で

近似できると仮定すると，前者の表面波モードの波速 $\sqrt{g(h_{w}+h_{m})}$ が，後者の 1層問題の津波の
波速 $\sqrt{gh_{w}}$ より大きいためである．なお，この表面波モードの第 1波は，Nakamura and Watanabe

(1961) で述べられた「先駆波」とは，異なる波である．この「先駆波」は，津波の第 1波が大陸
棚や湾等に到達してから生じる振動であり，峰や谷のピーク前方に，地形等の影響により生じた

別の峰や谷が存在する現象を指している．

また，図-5より，内部波モードは，マントル上層の深さ妬が大きいほど，津波高さが大きくな
り，波速が大きくなる傾向を有することがわかる．ここで，津波高さは，対象としているモード

の，表面波の水面変動の最大値を表わす．そして，$h_{m}=6,000m$ である場合，内部波モードよりも，

表面波モードの津波高さが大きいが，一方，妬がより大きい妬 $=196,000m$である場合，表面波モ
$-b^{\backslash ^{\backslash }}$よりも，内部波モードの津波高さが大きい．

図$]$は，$B=3.43\cross 10^{10}Nm^{2},$ $\rho_{n}=3,300kym^{3}$及び $h_{n}=196,000m$ の場合の結果である．図うに示し
た $B=0.0Nm^{2},$ $\rho_{n}=3,3\alpha)\Psi m^{3}$及び亀 $=$ 1%,000 $m$の場合と比較すると，両者に差異が殆ど認められ
ず，$B=3.43\cross 10^{10}Nm^{2}$ のオーダのプレートの曲げ剛性率は，表面波モード及び内部波モードの津波

高さ及び波速に対して，殆ど影響しないことがわかる．

しかしながら，図-7に示す，曲げ剛性率が更に大きい $B=3.43\cross 10^{x}Nm^{2}$の場合，表面波モードの

波速に，プレートの弾性体としての運動の影響が現れている．すなわち，表面波モードの峰のピ

187



図{ 時刻 $t=\iota \mathfrak{M}s$における水面形 $\eta$ 及び海底面形 $b(B=0.0Nm^{2}, \rho_{m}=33Wkgn^{3})$

$0 500 1000 1500 2000$
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図づ 時刻 $t=2,\alpha Ds$における水面形 $\eta$及び海底面形 $b(B=3.43x10^{10}Mn^{2}, \rho_{m}=33mb!m^{3}, h_{n}=\iota\Re,\alpha Dm)$
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$x$ (km)

医 7 時刻 $t=2,\ovalbox{\tt\small REJECT} s$ における水面形 $\eta$及び晦底面形 $b$ $(B=3.43\cross 1PNm^{2}, \rho_{m}=3\beta\infty\emptyset n^{3}, h=1\%,\alpha Pm)$
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図む 時刻 $t=2,0ms$における水面形 $\eta$及び海底面形 $b(B=3.43\cross 10^{10}Nm^{2},$ $\rho_{m}=33,0m\Psi m^{3}$, へ $=$ l%,$\alpha$m ml

ークの波速は，図] の $B=3.43x10^{10}Nm^{2}$ の場合，約 400.0 $nJs$, 図-7の $B=3.43\cross 10^{20}Nm^{2}$ の場合，約
404.0 $n\sqrt{}s$ であり，後者の方が，表面波モードの峰のピークの波速が約 4.0 ml 大きい．他方，内部
波モードに対しては，弾性体の曲げ剛性率の違いの影響は，殆ど認められない．

図-8に，$B=3.43\cross 10^{10}Nm^{2},$ $p_{n}=33,00\Psi m^{3}$及び $h_{m}=1\%,000m$である場合の結果を示す．これは，
図℃の場合よりも，マントル上層部の密度几が大きい場合の空間波形の結果である．図 $\exists$ と図$\exists$

を比較すると，魚が大きい図-8の場合，表面波モードの津波高さが著しく低い．他方，内部波モ
$-\}\grave{}\grave{}\grave{}$の津波高さ及び波速は，両者とも，$p_{m}$ が大きい図 4の場合に大きい．図-8において，これら
の値は，それぞれ，1層問題における津波高さ及び波速の値に近付いてぃる．
表$\dashv$ に，内部波モードの津波高さ $\eta_{2}$ と，表面波モードの津波高さ $\eta_{1}$ の比 $\eta$2/$\eta$ 1を示す．ここで，

$\Delta t$ (Chile) は，チリの沿岸域で津波が発生したとき，有意な津波高さを有する内部波モードの表面

波が，波速 $\sqrt{gh_{w}}$ で進行する 1層問題における津波よりも，どれほどの時間遅れて日本に到達する
のかを表わす．ただし，チリ沿岸の津波波源から日本までの距離を 17,$000M$ とし，海水の静水深
を 4,000 $m$ で一様としている．また，プレートの曲げ剛性率及び静水状態のマントル上層の深さが
ともに一様であるとし，プレートの不連続性を考慮していない．例えば，図-8に示された内部波
モードの津波は，波速が約 192.0 $m/s$ であり，波速が約 198.0 $m/s$ である 1層問題の津波よりも遅れ
て伝播している．この場合，チリ沿岸域で発生した津波は，1層問題における津波よりも，45分程
度遅れて日本に到達することになる．なお，表-1より，$\rho_{n}=330,0\infty\Psi m^{3}$である場合，マントル上
層の密度がこの程度まで大きいと，マントルの流動性の効果が低減し，内部波モードの津波の波
速が 1層問題の津波に近付くことがわかる．
このように，マントル上層とプレートの運動をある条件に仮定した場合，一層問題の津波より
も遅れて伝播する，有意な波高を有する内部波モードの津波が存在する．ところで，気象庁
(2010) によれば，2010年チリマウレ地震津波の第 1波が日本に到達した時刻の観測値は，従来
の数値モデルによる結果から，概ね 30分$\sim$ 1時間 30分程度遅れた．表-1に示す場合では，チリ沿
岸域で発生した津波が，1層問題における津波よりも 30分 $\sim$ 1時間 30分程度遅れて日本に到達す
るのは，表の適否の欄に◎，
は，表面波モードの津波高さが，有意に大きくなる．従って，$\triangle$を付した場合，1層問題の津波よ
りも伝播速度が大きい表面波モードの表面波が，津波第 1波として観測されるであろう．
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表-1 内部波モードと表面波モードの津波高さの比 $\eta_{2}/\eta_{1}$ 及びチリ津波が日本に到達する際の走時差 $\Delta t$

(ここで，$\rho_{W}\rho_{JN}$ 編妬及び $B$ は，それぞれ，海水の密度，マントル上層の密度，海水の静水深，静

水状態におけるマントル上層の深さ及びプレートの曲げ剛性率であり，$\rho_{w}=1,\alpha nWn^{3}$ とし，妬が $4,\alpha x$}

$m$で一様であるとしている．また，走時差 $\Delta$ t $\ovalbox{\tt\small REJECT}$ま，チリ沿岸域で津波が発生したとき，有意な津波高さを

有する内部波モードの表面波が，波速 $\sqrt{gl}$ で進行する 1層問題における津波よりも，どれほどの時間
遅れて日本に到達するのかを表わす．ただし，チリ沿岸の津波波源から日本までの距離を $17,\mathfrak{M}hn$ とす

る．$)$

$*)$ 適否の内容は，次の通りである．

$\cross\cross$ : 内部波モードの津波高さが有意な大きさを持たない．
$\cross$ ; 内部波モードの走時差が 30分$\sim$ 1時間 30分の範囲内にない．

$\triangle$ : 内部波モードの走時差が 30分$\sim$ 1時間 30分の範囲内にあるが，表面波モードの津波高さが有意に大きい．

きくないが，これが異常潮位として認識される可能性がある．

◎: 内部波モードの走時差が 30分$\sim$ 1時間 30分の範囲内にあり，表面波モードの津波高さよりも，内部波モ
– $\vdash\grave{}\grave{}$の津波高さが顕著に大きい．
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また，
ら，表面波モードの表面波が，津波第 1波として観測される可能性がある．
一方，◎を付した場合には，内部波モードの津波高さが，表面波モードのそれよりも顕著に大
きい．この場合，1層問題の津波よりも遅れて伝播する内部波モードの表面波が，津波第 1波と判
断されることになる．表-1 の◎を付した場合において，マントル上層の深さ及び密度は，それぞ
れ，$h_{n}=196,000m$及び旺 $=33,000Wm^{3}$ であり，チリ ～日本間の 1層問題の津波との走時差は，45
分程度となっている．

6. 結 論

遠地津波の非線形性及び分散性を考慮した数値解析結果に基づき，津波初期波形が正弦波形の
峰からなる津波が，一様静水深域を伝播するという仮定のもとで，津波初期波形の波高及び波長
から，第 1波の津波高さ，並びに，半波長の時間変化を推定する式を提案した．
また，マントル上層及びプレートが，ある条件を満たす場合，一層問題の津波よりも遅れて伝

播する，津波高さが相対的に大きな内部波モードの津波が存在することが見出された．
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