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噴火に伴う複数の気圧波によって地形上で生成・増幅される津波

柿沼　太郎 *

１．序　　論

2022 年 1 月に発生した Hunga Tonga-Hunga 
Ha’apai 火山の大規模噴火に伴い，太平洋沿

岸の広範囲において津波が観測された。到達

予測時刻の 2 ～ 3 時間以上も前に日本沿岸に

現れた津波は，気象庁の予報システムに組み

込まれていなかったため，検潮所における潮

位異常の開始に対応して，従来の警報システ

ムを適用した迅速な対応がなされた。

この噴火後に，日本では，最大気圧偏差が

約 2hPa の大気 Lamb 波が観測された 1）。そ

のため，火山から遠く離れた地点に到達した

津波の一因として，気象津波 e.g. 2）の起源と

なり得る Proudman 共鳴 3）が考えられた。噴

火に伴う気圧変動によって生じた津波として，

1883 年 Krakatau 火山噴火津波 4–11）や，1956
年 Bezymianny 火山噴火津波 12, 13）が知られて

いる。

2022 年 Hunga Tonga-Hunga Ha’apai 火山噴

火による津波に関して，気圧波と津波との

関係が，数値モデルを用いて調べられた 14–16）。

これらの研究により，潮位の初期異常と気圧

波が，各地で密接に関連していることが示さ

れた。また，火山噴火に伴う地形変化によっ

て引き起こされた津波も，数値計算によって

シミュレートされた 17）。更に，沿岸におけ

る局所的，そして，全球的な津波に関しても，

整理され始めている 18, 19）。

ところで，奄美大島等では，全振幅が2m
を超える潮位振動が観測されたが 1），このよ

うに大きな振幅を有する津波が発生した理由

は，明らかにされていない。また，火山噴

火に伴う気圧変動では，大気 Lamb 波の後に，

大気重力波を含む数多くの気圧波が続くこと

が知られている 1）。しかしながら，複数の気

圧波による津波の生成・増幅機構は，解明さ

れていない。これは，世界の様々な海岸に現

れた気象津波 e.g. 20–24）に対して Proudman 共鳴

が調べられた際に，多くの場合，その発生源

が 1 波の気圧波であったためであろう。

そこで，本研究では，気圧波による津波生

成機構に関する基礎的研究として，複数の気

圧波による津波の生成・増幅過程に着目する。

ここでは，定常波として一定速度で進行する

気圧波列を与えて，速度ポテンシャルに関す

る非線形浅水モデルを用いた数値解析を行

なった。その際に，水深急変部や，一様勾配

斜面のある海底地形をモデル地形として設定

し，こうした地形が，気圧波列による津波の

生成・増幅過程に与える影響を調べた。

２．数値解析の手法及び条件

２.１　数値解析手法及び気圧波モデル

非粘性・非圧縮性流体の非回転運動を対象

とし，水面変動を η（x , t），底面位置を b（x），
そして，速度ポテンシャルを （x , t）とする。

このとき，水面に作用する圧力 p（x , t）を考

慮した，速度ポテンシャルに関する非線形浅

水方程式が，次式のように表わされる。

ここで，∇=（∂ /∂x，∂ /∂y） は，水平方向

の微分演算子である。また，重力加速度 g は，

9.8m/s2 とし，海水の密度ρは，1030kg/m3 と

した。本研究では，x 軸方向の 1 次元伝播問

題を対象とし，空間に中央差分，時間に前進

差分を用いて，上式を有限差分法によって解
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いた。計算格子間隔Δx は，500m，計算時間

間隔Δt は，0.7s とした。初期時刻 t =0s に

おける速度ポテンシャルは，（x,0s）=0m2/s
とした。

図 1に示す定常な気圧波列が，一定速度 vp

で x 軸の正の方向に進行すると仮定する。

簡単のために，いずれの気圧波も，気圧が

正で，波形が，変形しない二等辺三角形で

あるとする。そして，気圧波の間隔を δとし，

初期時刻 t =0s における n 番目の気圧波 Wn

の岸側端の位置を xn とする。

ここでは，図 1 に示す二等辺三角形の底辺

の長さ λを 10km とし，高さ，すなわち，気圧

の最大値 pmax を 2hPa とした。大気 Lamb 波

以外の噴火に伴う気圧波の気圧を 2hPa とす

るのは，過大であるかも知れないが，気象津

波を生成する微気圧変動としては，一般的な

値である。本研究では，複数の気圧波の効果

を調べるために，気圧の最大値を大きくし，

逆に，気圧波の個数を数波のみに限定して，

モデル計算を行なうこととした。

数値モデルの検証のために，水域の静水深

hを一定とし，図 1に示す気圧波W1 が時間 τの
間進行する場合を考える。初期時刻 t = 0 s
における気圧波 W1 の岸側端位置は，x1 =55km
とする。そして，気圧波 W1 によって生成され

た津波が，W1 から離れた後の，津波の最大

振幅 ηmax を数値解析により求める。この結果

を線形浅水波と仮定した津波の最大振幅の推

定値 ζmax と比較する。ここで，ζmax は，次式

で計算される 2）。

式（3）において，気圧，長さ及び時間の単位

は，それぞれ，Pa，m 及び s である。

水域の静水深 h が 2000m であり，気圧波

の進行速度 vp が =140m/s，進行時間 τが
210s である場合，気圧波が時刻 t =210s で進

行を停止した後，自由波として伝播する津波

の t =2800s における最大振幅の数値解析結

果 ηmax は，0.072m となった。これに対して，

式（3） による推定値 ζmax は，0.059m であった。

また，h=5000m，vp = ≃221m/S，そして，

τ=210s の場合，t=2800s における津波の最大

振幅は，数値解析結果 ηmax が 0.095m で，推

定値 ζmax が 0.093m であった。

従って，非線形浅水モデルを適用した数値

解析結果は，線形浅水波を仮定した式（3） に
よる推定値よりもやや大きくなり，両者の差

は，特に，浅い水域で大きかった。また，気

圧波の波長が相対的に短い場合は，波の分散

性を考慮する必要があると考えられる。しか

しながら，不安定性によって計算が停止する

といったことがなかったため，ここでは，波

の分散性を無視した本モデルを用いることと

した。

以下の数値解析では，気圧波列の効果を調

べるために，火山の噴火後に，300m/s を超

えるような速度で気圧波列の先頭を進行する

大気 Lamb 波でなく，その後ろに続く大気重

力波といった気圧波を与えることとした。そ

して，すべての気圧波の進行速度 vp を大気

Lamb 波より遅い 250m/s とした。

２.２　海底地形

図 2 に示すような海底地形を対象とする。

（3）

図 1　x 軸の正の方向に進行する気圧波列の
初期時刻 t ＝ 0s における波形

図 2　2 種類のモデル地形（hoff ＝ 5000m）
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図 2 で，沖側の最深部及び岸側の最浅部の

静水深をそれぞれhoff 及び hon とし，hoff = 5000m
とした。図 2（a） では，水深急変部が x=xon の

位置にある。また，図 2（b） では，一様勾配 β
の斜面が xslope ≤ x ≤ xon の位置にある。

３．気圧波の追い越しによる既存の津波

の増幅

３. １ 水深急変部上で気圧波に追い付かれ

た既存の津波の増幅

先行した大気 Lamb 波によって生成さ

れ，自由波として伝播している津波 TLamb を

後続の気圧波が追跡する場合を考える。津

波 TLamb は，t =0s における 60km ≤ x ≤ 70km
の水面変動を η（x , 0s）=0.06m とすることに

よって与えた。初期時刻後，津波高さが約

0.03m の二つの津波が，x 軸の正及び負の両

方向に伝播したが，前者を TLamb と呼び，こ

れを気圧波に追跡させた。

海底地形を図 2（a） に示す階段状地形とし，

浅い水域の静水深を hon =2000m，沖側端位

置を xon =170km とする。図 1 に示す，x1 =55 
km の気圧波 W1 が，水深急変部上で津波

TLamb に追い付く場合の，時刻 t=1050s にお

ける水面形を図 3（c） に示す。他方，図 3（a） は，

気圧波がない条件で，x 軸の正の方向に伝播

する津波 TLamb の水面形を示し，また，図 3（b） 
は，津波 TLamb がない条件で，気圧波 W1 が

進行する際の水面形を示す。

本論文では，気圧波に追随する水波を拘

束波と呼ぶことにする。図 3（b） は，右から，

浅い水域を x 軸の正の方向に伝播する拘束波

及び透過自由波と，深い水域を x 軸の負の方

向に伝播する反射自由波を示している。透過

自由波及び反射自由波の峰の最大振幅は，そ

れぞれ，at =0.093m 及び ar =0.023m である。

なお，線形浅水理論 8） では，at =0.083m 及び

ar =0.019m となり，非線形浅水モデルの結果

が両者ともやや大きい。

図 3（c） では，気圧波 W1 によって既存の

津波 TLamb の振幅が増幅されたときに，津波

が浅い水域に進行したため，振幅の大きな自

由波が浅い水域を伝播している。図 3（a），
3（b）及び 3（c）において，t =1050s での最大水

位は，それぞれ，0.045m，0.093m 及び 0.13m
である。大気 Lamb 波の後に，多くの気圧波

が続く場合，こうした水深変化によって津波

が増幅される可能性が高くなる。

 

図 3　時刻 t =1050s における水面形（x1 =55 
km，hon =2000m，xon =170km，η：水面
変動，p： 気圧，b： 底面位置）
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３. ２　一様勾配斜面上で気圧波に追い越さ

れた既存の津波の増幅

海底地形を図 2（b） に示すような斜面のあ

る地形とし，一様勾配 β=  6.25 × 10-3 の斜面

が 20km≤ x ≤500kmの位置にあるとする。また，

最浅部の静水深 hon を 2000m とする。

図 1 に示すような，δ =5km 及び x1 =55km
の気圧波が既存の津波 TLamb を追い超す場合

の t = 2380s における水面形を図 4 に示す。

ここで，図 4（b），4（c），4（d） 及び 4（e） の場合，

既存の津波 TLamb が，それぞれ，1，2，3 及

び 4 波の気圧波に追い抜かれた。他方，図 4（a） 
の場合，津波 TLamb は，気圧波に追い抜かれ

ることなく伝播した。

図4（a）～4（e）における最大水位は，それぞれ，

H0 = 0.044m，H1 = 0.052m，H2 = 0.057m，H3=
0.060m 及び H4 =0.062m である。また，これら

の最大水位の差は，それぞれ，H1－H0 =0.008m，

H2－H1 =0.004m，H3－H2 =0.003m 及 び H4 －

H3 =0.002m である。従って，既存の津波の

振幅は，斜面上で気圧波に追い越されること

により増幅され，追い越す気圧波の個数が多

いほど大きくなる。ただし，気圧波の個数が

増加すると，気圧波の個数の増加に伴う振幅

の増加量が低減する。

４．階段状地形上の水域において気圧波

列により生成される津波

４. １　階段状地形上の水域において気圧波  

列の間隔が津波に与える影響

以下の数値解析では，既存の津波 TLamb が

存在しない場合を考える。図 2（a） に示す

階段状地形において，水深急変部の位置を

xon =300km とし，浅い水域の静水深 hon を

2000m とする。そして，図 1 に示す W2 の沖

側端位置が x2 =40km である二つの気圧波 W1

及び W2 を進行させた。ここで，気圧波の間

隔 δを 0km，5km，または，10km とした。

 
 

図 4　時刻 t =2380sにおける水面形（（a）TLamb，
（b）W1に増幅されたTLamb，（c）W1及び

W2に増幅されたTLamb，（d）W1，W2及び
W3に増幅されたTLamb，（e）W1，W2，W3及
びW4に増幅されたTLamb，η：水面変動，
p：気圧，b：底面位置）
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時刻 t =1400s における水面形を図 5 に示

す。静水位より下方に現れる谷で数えて，最

低水位は，δ=0km の場合に第 3 谷，δ=10km
の場合に第 2 谷で現れている。すなわち，浅

い水域を自由波として伝播する津波の波形は，

気圧波の間隔に依存する。

 

４. ２　階段状地形上の水域で気圧波列によ

る津波生成過程の位相が津波に与え

る影響

図 2（a） に示す階段状地形において，浅い

水域の静水深 hon を 2000m とし，沖側端位置

xon を 400km，または，170km とする。そし

て，図 1 に示すような三つの気圧波 W1，W2

及び W3 を進行させた。ここで，δを 5km とし，

x1 を 55km とした。

時刻 t =2100s における水面形を図 6 に示す。

図 6（a） 及び 6（b） において，津波の波形が大

きく異なっている。前者では，W1 及び W2

が生成した谷を W3 が追い越した後に，気圧

波が水深急変部上を通過した。これに対し，

後者では，W2 及び W3 は，前の気圧波が生

成した谷を追い越しながら，水深急変部を通

過した。このように，気圧波列によって津波

が生成される過程において，静水深の異なる

水域に津波が進入すると，その過程の位相に

依存して，津波の波形が変化する。

 

図 5　時刻 t=1400s における水面形（x2 =40 km，
hon =2000m，xon =300km，η：水面変動，
p： 気圧，b：底面位置）

図 6　時刻 t =2100s における水面形（δ =5 km，
x1 =55km，hon =2000m，η： 水面変動，p： 
気圧，b： 底面位置）
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４. ３　階段状地形上の水域の水深差が気圧

波列により生成される津波に与える

影響

図 2（a） に示す階段状地形において，浅い

水域の静水深 hon を 3000m とし，沖側端位置

xon を 400km とする。そして，図 1 に示すよ

うな三つの気圧波 W1，W2 及び W3 を進行さ

せた。ここで，δを 5km とし，x1 を 55km と

した。図 7 に，時刻 t =2100s における水面

形を示す。

 

図 7 の結果と，浅い水域における静水深が

より浅い場合に対する図 6（a） の結果を比較

する。両者の場合とも，第 1 波，第 2 波及び

第 3 波の津波は，気圧波に追随する拘束波で

ある。第 1 波，第 2 波及び第 3 波の津波の波

列の最大水位は，図 6（a） 及び図 7 において，

それぞれ，0.012 m 及び 0.023 m である。他方，

これらの後ろに続く第 4 波，第 5 波及び第 6
波の津波は，自由波である。第 4 波，第 5 波

及び第6波の津波の波列の最大水位は，図6（a）
及び図 7 において，それぞれ，0.091m 及び

0.077m である。

図 7 の第 1 波，第 2 波及び第 3 波の津波の

津波高さは，それぞれ，図 6（a） のそれらよ

り高かった。逆に，図 7 の第 4 波，第 5 波及

び第 6 波の津波の津波高さは，それぞれ，図

6（a） のそれらより低かった。これは，図 7
の場合に，浅い水域で，Proudman 共鳴がよ

り効果的であったからである。このため，自

由波の津波である第 4 波，第 5 波及び第 6 波

が，拘束波の津波である第 1 波，第 2 波及び

第 3 波から取り残されたときに，図 7 の場合

に，第 4 波，第 5 波及び第 6 波の津波高さが

より低減した。

なお，図 6（a） 及び図 7 において，第 8 波，

第 9 波及び第 10 波の谷の最低水位は，第 4 波，

第 5 波及び第 6 波の津波高さほどの違いを見

せなかった。

５．斜面上の水域において気圧波列によ

り生成される津波

海底地形を図 2（b） に示すような斜面のある

地形とし，一様勾配 β =1.07 × 10-2 の斜面が

20km≤ x ≤  300km の位置にあるとする。また，

最浅部の静水深 hon を 2000m とする。そして，

図 1 に示すような三つの気圧波 W1，W2 及

び W3 を進行させた。ここで，δを 5km とし，

x1 を 55km とした。

図 8 に，水面形の時間変化を示す。自由波

の峰の増幅は，気圧波に追随する拘束波から

離れることによって抑制された。これに対

し，谷の最低水位は，顕著に低下した。自由

波として伝播している津波の第 1 谷，第 2 谷

及び第 3 谷の最低水位をそれぞれ ζ1，ζ2 及び

ζ3 とすると，ζ1 > ζ2 > ζ3 となっている。

６．潮位記録に関する一考察

2022 年 1 月の Hunga Tonga-Hunga Ha’apai
火山噴火後，奄美大島の奄美市小湊で 2022 年

1 月 15 日 19：00 ～ 16 日 2：00（JST）に得ら

れた潮位記録を図 9 に示す。本稿では，日本

標準時（JST）を用いて時刻を記す。図 9 より，

奄美市小湊では，2022 年 1 月 15 日 20：50 頃に，

周期約 7.5 分の潮位異状が始まったことがわ

かる。

また，図 10 に，奄美大島の大島郡宇検村

で得られた気圧の観測値を示す。これより，

奄美では，大きな気圧振動が 15 日 20：25 頃に

始まったことがわかる。

 

図 7　時刻 t =2100s における水面形（δ =5 
km，x1 = 55km，hon=3000m，xon =400 
km，η：水面変動，p：気圧，b：底面
位置）
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従って，上記の潮位異常は，気圧波に追随

した津波によって，気圧波到達時刻の約 25
分後に開始したと考えられる。これに対し，

噴火地点で発生した津波は，16 日 0：30 頃

に奄美に到達すると予測されていた 1）。

そして，図 9 において，23：35 頃に周期

約 12 分の顕著な潮位振動が始まり，その全

振幅は，2.5 m を超えた。なお，15 日 23：35
～ 16 日 0：10 の潮位振動では，第 1 谷，第

2 谷及び第 3 谷の最低水位をそれぞれ z1，z2

及び z3 として，z1 > z2 > z3 となっている。こ

れは，図 8 に示した，斜面上を伝播する自

由波の ζ1 > ζ2 > ζ3 という関係と類似している。

ただし，湾水振動において振動が徐々に大き

くなるといった場合にも，このような関係が

得られることがあり，奄美小湊における潮位

変動を定量的に説明するためには，精確な気

圧及び地形データを用いた解析が必要である。

上述した潮位異常の開始時刻 20：50 と，

顕著な潮位振動の開始時刻 23：35 の時間差は，

2 時間 45 分である。噴火時刻を 13：00 とす

ると，奄美までの大気 Lamb 波の進行時間 tL

は，7 時間 50 分であり，顕著な津波の奄美

到着時刻 tt は，噴火の 10 時間 35 分後である。

気圧波によって生成された津波が，海洋のあ

る地点で，気圧波の作用から離れ，気圧波よ

り遅い位相速度で自由波として伝播し始めた

と仮定する。平均水深を D とし，自由波の津

波の位相速度を 　　，気圧波の進行速度を v，
大気 Lamb 波の進行速度を vL とすると，この

地点と奄美の距離 ΔL は，次式で計算される。

図 8　水面形の 70s≤ t ≤1050s における 140s 毎
の時間変化（δ=5km，x1 = 55km，hon=
2000m，xslope=20km，xon=300km，斜面勾
配 β =1.07 × 10-2，η：水面変動，p：気圧，
b：底面位置）

図 9　 2022 年 1 月 15 日 19：00 ～ 16 日 2：00
（JST）の奄美市小湊における検潮記録
（気象庁保有の情報を利用している。）

図 10　2022 年 1 月 15 日 19：00 ～ 16 日 2：00
　　　（JST）の大島郡宇検村における気圧

（ウェザーニューズのソラテナによっ
て 1 分毎に得られた観測値）

（4）



98 津波工学研究報告第 39号（2022）

陸棚を考慮した平均水深を 2000m とする

と，津波の位相速度 　　は，約 140m/sとなる。

また，vL ＝ 310m/s とする。すると，式（4）より，

ΔLは，v が 310m/s である場合，約 2500km と

なり，v が 250m/s である場合，約 1000km と

なる。

検潮所から沖に ΔL の地点で，気圧波の作

用から離れた津波が，23：35 頃に始まった

顕著な潮位変動をもたらしたとすると，ΔL
が 2500km である場合，マリアナ海溝を含む

水深の深い海域で，大気 Lamb 波によって津

波が生成され，その後，この津波が，より検

潮所に近くて浅い海域で自由波として伝播し

ていた際に，後続の複数の気圧波によって地

形上で増幅されたと考えられる。

一方，ΔL が 1000km である場合，このよ

うな海域には，大気 Lamb 波が津波生成に効

果的となる海溝等が存在しない。従って，後

続の気圧波列が，水深が変化する海域上で，

上記の顕著な潮位変動を生じさせる程度まで，

津波を生成・増幅したと考えられる。この場

合，マリアナ海溝といった水深のより深い海

域で大気 Lamb 波によって生成された津波は，

23：35 より後の時刻に検潮所に到達する。

こうした海域で，Proudman 共鳴によって

生成・増幅された津波が，浅水変形や湾水振

動等によって更に増幅されたと考えられる。

今後，波の非線形性と分散性の両者を考慮し，

気圧波モデルや気圧の観測値を用いて，モデ

ル地形や実地形を対象とした数値解析を行な

い，計算結果を観測値と比較しながら，様々

な火山噴火における気圧波による津波生成機

構を調べる必要がある。

 
７．結　　論

気圧波列による津波の生成・増幅過程に関

する基礎的研究として，速度ポテンシャルに

関する非線形浅水モデルを用いた数値解析を

行なった。ここでは，水深急変部，または，

一様勾配斜面を有する地形上の水域を対象と

し，定常な気圧波列を一定速度で進行させた。

水深急変部上を自由波として伝播している

既存の津波に気圧波が追い付くと，増幅され

た津波が浅い水域に伝播した。また，一様勾

配斜面上を自由波として伝播している既存の

津波も，気圧波の追い越しによって増幅され

た。ただし，気圧波の個数が増加すると，気

圧波の個数の増加に伴う振幅の増加量が低減

した。

水深が急変する水域上を気圧波列が進行す

る場合，浅い水域における津波の波形は，気

圧波の間隔と，生成・増幅過程の位相に依

存した。また，浅い水域の水深がより浅く，

Proudman 共鳴の効果がより低下する場合に，

浅い水域における津波の振幅がより増加した。

気圧波列が一様勾配斜面上を進行する場合，

自由波として伝播する津波の峰の増幅は，気

圧波に追随する拘束波から離れることによっ

て抑制された。他方，自由波として伝播する

津波の谷の最低水位は，大きく低下した。
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