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基于 GeoClaw 海啸数值模拟程序对 2011 年
日本东北大地震有限断层模型的验证 
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（1.宁波大学 机械工程与力学学院,  浙江 宁波 315211; 2.宁波大学科学技术学院,  浙江 宁波 315300） 

摘要: 由于海啸波具有长周期、慢衰减的特征, 对于能够激发海啸的海底地震, 海啸波资料一定

程度上可以作为利用地震波资料和大地测量资料反演得到的震源有限断层模型的补充数据, 以

验证该模型的合理性. 本文以 2011 年日本东北大地震海啸期间反演的震源模型为例, 利用 Okada
弹性半无限空间理论将震源有限断层模型转化为垂向海底变形; 然后利用 GeoClaw 海啸数值模

型进行海啸数值模拟, 在计算区域模拟实际观测点的海啸波波形数据; 并将模拟海啸波波形数

据与实际观测值进行对比, 以验证震源有限断层模型的可靠性.  
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2011 年 3 月 11 日(UTC), 在日本东北部发生

了 Mw 9.0 级地震[1], 引发了海啸灾难, 造成大量房

屋冲毁, 近 2 万人失踪与死亡. 该地震是日本记录

以来震级最大的一次地震[2]. 对于此次发震机制和

破裂特征, 国际各地震研究所利用观测网记录的

各种观测数据进行研究, 根据不同的数据得到了

各自的有限断层模型[3-7], 结果显示各断层模型差

异明显. 目前, 震源机制测定可根据地震波资料和

大地测量资料反演来实现[8]. 但对于特大地震而言, 
这两种资料反演的工作都存在不同程度上的欠缺
[9]. 对于激发海啸的特大地震, 其海啸波具有长周

期、慢衰减的特点, 从而可在一定程度上佐证各有

限断层模型的合理性. 一般来说, 我们可以借助成

熟的海啸数值模拟程序计算出海底变形引起的海

啸波[10], 将模拟波形与各观测站观测数据进行对

比, 进而来论述各有限断层模型的合理性[11].  
在海啸数值模拟方面 , 国际上主要采用

MOST[12]、TUNAMI-N1[13]、COMCOT[14]等数值模

型进行海啸数值模拟, 此类数值模拟均采用有限

差分法求解二维浅水方程. 有限差分法通过泰勒

展开式来构造微分方程中各阶导数, 利用差分替

代微商, 其离散得到的代数方程没有实际的物理

意义, 仅在数值上接近. 另外, 在进行网格计算时, 
会产生数值频散现象影响海啸模拟结果.  

近年来, GeoClaw 模型[15]开始广泛应用于海啸

的数值模拟, 该模型使用有限体积法求解非线性

浅水方程. 有限体积法对控制方程进行积分, 然后

采用高斯定理将扩散项和对流项的体积积分转化

为面积分, 得到的方程能够表示控制容积内物理

量的守恒. 这种守恒的特性在处理有间断问题时 
(如海啸)依旧具有合理性. 同时, 该模型使用自适

应网格细化技术, 通过预先设定的阈值, 确定需要

进行细化的计算区域, 将细化的网格嵌套在粗网

格上, 网格层层嵌套, 对空间与时间的步长进行细

化. 相比于其他数值模型的网格处理, 具有较高的

计算效率, 同时还具有较为满意的精度. 因此, 本
文采用该模型进行海啸数值模拟.  

本文使用 GeoClaw 和 30′精度海底地形数据对

各有限断层模型进行数值模拟, 期望通过使用合

理的数值模型以及高分辨率的海底地形数据提供
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贴近实际的模拟条件, 使得各有限断层模型的合

理性论述结果更具有说服力.  

1 海啸数值模拟的构建 

总体上讲, 海啸的数值模拟需要经过三个阶

段: 海啸激发阶段, 海啸传播阶段和上岸阶段. 海
啸激发阶段即海底地震发生时, 引发海底断层发

生大规模变形, 使得海底表面产生一个突发的变

形, 使海平面发生抬升. 与海啸的越洋传播相比, 
震源断层的变形在极短时间内完成, 因此在海啸

数值模拟中, 通常将海底变形与海平面水位的抬

升作同步处理. 海面抬升水位在重力作用下向四

周扩散, 并发展成重力长波. 由于海啸传播的大尺

度特征, 模拟海啸传播过程中应考虑地球曲率等

因素. 上岸阶段即海啸传播至海岸浅水地段, 海啸

波波长急剧短缩, 海啸波波高急剧增加, 形成巨大

的“水墙”. 此阶段由于水动力过程的非线性增强, 
需要配合高分辨率地形数据进行计算以提升数值

模拟的准确性, 而由于高分辨率地形数据的缺乏, 
海啸数值模拟的准确度受到了较大的限制. 本文

使用 30′精度的 SRTM30 地形数据(Shuttle Radar 
Topography Mission, http://www2.jpl.nasa.gov/srtm/)

进行海啸数值模拟, 期望得到一个较为合理的模

拟结果.  
1.1  海啸源 

2011 年 3 月 11 日日本东北地震发生之后, 国
际地震研究机构根据初步震源机制、断层模型等参

数确定了各自的震源有限模型[10]. 其中, 包括美国

国家地质调查局提供的平均位错模型、USGS 瞬时

破裂模型和USGS分时破裂模型, 中国地震局地球

物理研究所提供的 IGPCEA模型, 中国科学院地质

与地球物理研究所提供的 IGCAS 模型以及日本国

土地理院提供的 GSI 模型. 其具体参数见表 1.  
上述各有限断层模型依据 Okada 弹性半无限

空间理论[16]计算得出海底表面变形, 作为海啸初

始水面波高. 对于与时间相关的断层破裂模型, 在
海平面添加一个随时间发生变化的初始水位. 以
IGCAS模型为例, 对震源模型进行处理. 由地震学

理论[17]可知, 地震矩 0M U L W     , 其中, 介
质刚性系数 103 10   N·m-2, U 表示滑移量, L
表示断层的长度, W 表示断层的宽度, 由经验公式

可知地震矩与震级之间的关系: 1.5 9.1
0 10 WMM  . 

将上述断层参数代入经验公式, 得出 IGCAS 模型

的地震矩为 224.603 5 10 N·m, 震级为 9.1级, 与美

表 1  各地区地震研究机构有限断层模型的参数 

模型 纬度/(°) 经度/(°) 长度/km 宽度/km 走向/(°) 倾角/(°) 滑移角/(°) 滑移量/m 深度/km 破裂时间/s 

平均位错模型 38.3 143.0 720 200 193.0 15.0 81.0 10.0 24.0 0 

GSI模型 39.0 142.3 199  85 202.0 18.0 97.0 27.7 24.0 0 
 37.2 142.3 176  82 201.0 15.0 81.0 5.9 24.0 0 

USGS 瞬时 38.3 142.3 288 200 195.0 14.0 81.0 7.0 22.4 0 
破裂模型 38.3 142.3 432 200 195.0 14.0 81.0 3.0 22.4 0 

 38.3 142.3 288 200 195.0 14.0 81.0 3.0 22.4 0 
USGS 分时 38.3 142.3 288 200 195.0 14.0 81.0 7.0 22.4 1 

破裂模型 38.3 142.3 432 200 195.0 14.0 81.0 3.0 22.4 60 
 38.3 142.3 288 200 195.0 14.0 81.0 3.0 22.4 60 

IGCAS 模型 38.3 142.3 110 165 201.8 11.7 91.6 10.0 22.1 0 
 38.3 142.3 75 165 201.8 11.7 91.6 5.0 22.1 0 

 38.3 142.3 250 165 201.8 11.7 91.6 20.0 22.1 0 
 38.3 142.3 100 165 201.8 11.7 91.6 5.0 22.1 0 

IGPCEA模型 38.3 142.3 167 150 210.0 17.0 81.0 3.0 24.4 60 
 38.3 142.3 130 150 210.0 17.0 81.0 10.0 24.4 90 

 38.3 142.3 125 150 210.0 17.0 81.0 7.0 24.4 130 
 38.3 142.3 76 150 210.0 17.0 81.0 3.0 24.4 180 
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国地质调查局所提供的震级一致. 地震发生时, 地
震断层在极短时间内完成滑移以及变形, 因此在

本次海啸数值模拟时, 将海底变形与海平面水位

的抬升作同步处理. 图 1 为 IGCAS 模型所表示的

断层实际所处位置, 图 2 则表示 IGCAS 模型断层

发生位移造成的海底变形情况.  

 
图 1  IGCAS 模型断层分布图 

 
图 2  IGCAS 模型海底变形图 

1.2  传播模型 
GeoClaw 模型是 Conservation Laws Package 

(ClawPack)软件用于模拟地震海啸的模块. 其实现

的技术路径可分为两步: 第一步, 利用 Okada 弹性

半无限空间理论将有限断层模型转化为海底垂向

变形, 进一步转化为海面的初始水位; 第二步, 使
用有限体积法求解二维浅水方程, 并考虑海底底

部摩擦对于海啸波传播的影响, 同时引入了非线

性限制器来抑制数值计算过程中产生的非物理振

荡, 使其在空间和时间都达到了二阶精度, 并且采

用自适应网格技术, 对海啸波进行追踪, 并在波高

变化剧烈的区域进行网格加密, 来达到减少计算

量及提高计算效率的目的.  
模型的控制方程的守恒形式如下:  
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式中: u、v 分别为 x、y 方向的平均速度; g 为重力

加速度; f 为科氏加速度, 在实际模拟中不考虑, 故
取 0; x 、 y 分别为 x、y 方向的底部摩擦: 

2
2 2

7/3 ( ) ( )x
gn hu hu hv
h

   , 

2
2 2
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gn hv hu hv
h

   , 

式中: n 为曼宁系数, 取 0.025.  
1.3  模型设置 

本文海啸波传播模型计算区域为 60°E~60°W, 
80°S~80°N. 将计算区域划分为以 1°为间隔的粗网

格, 共生成 38 400 个网格. 并设置二级、三级精细

化网格, 精度分别为 30′和 5′. 采用自适应网格技

术, 一般模拟时使用 1°精度网格; 当模拟的过程值

达到阈值时, 切换至高分辨率网格, 继续网格推进, 
以达到优化计算效率的目的. 同时, 采用精度为

30′的 STRM30 地形数据, 以提高模拟海啸上岸阶

段的准确率.  
模拟所用的海啸观测数据由 NOAA(National 
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图 3  2011 年日本东北大地震海啸传播时间图 
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Oceanic and Atmospheric Administration, https:// 
ngdc.noaa.gov/hazard/dart/2011honshu_dart.html) 提

供, 图 3 为 NOAA 提供的 2011 年日本东北大地震

海啸传播时间图. 图中表示了海啸在不同时刻所

在的位置, 图中标有数字的方块为该区域中记录

到海啸波的浮标, 用于记录浮标点处不同时刻的

水位高度, 同时 NOAA 给出了各观测点处的拟合

潮汐分量与残差值. 其中, 拟合潮汐分量为仅在潮

汐影响下不同时刻的水位高度; 残差值为观测数

据与拟合潮汐分量之差, 即除潮汐影响之外不同

时刻的水位高度变化. 
本文将使用残差值与模拟海啸波对比来论述

模拟海啸的合理性. 为保证模拟海啸结果的合理

性, 应使用多点浮标数据与模拟海啸进行比对, 同
时对各浮标残差值进行分析筛选, 筛选原理为观

察海啸波到达该浮标点之前是否存在异常值. 以
46402 点、46407 点为例, 图 4 为 46402 点与 46407
点的残差时序图, 46402 点在海啸波到达之前, 残
差在-0.05 m 附近波动, 当海啸波到达该潮汐站时, 
残差为 0.085 38 m. 此时可以认为当海啸波传到该

浮标点时存在其他因素对海面高程产生影响, 此

点与模拟海啸数据差异较大的可能性应是其他因

素导致实际观测数据异常, 而不是模拟结果有问

题. 46407 点在海啸波到达之前, 残差数值在零附

近波动, 当海啸波到达该浮标, 残差值产生明显变

化. 则可以认为在海啸波传至该点前并无其他因

素对其附近海面产生影响, 所记录残差即由海啸

波产生. 此类浮标数据可与模拟数据进行对比.  
使用上述筛选准则对上述浮标进行筛选, 并

最终确定 18 个浮标, 同时在计算区域内设置对应

的监测点. 浮标位置信息详见表 2. 

表 2  所选中的浮标列表 

编号 经度 纬度 编号 经度 纬度 

21413 152.123°E 30.528°N 21419 155.735°E 44.455°N 

21416 163.486°E 48.042°N 21414 178.251°E 48.937°N 

21415 171.849°E 50.176°N 52402 154.111°E 11.882°N 
52405 132.334°E 12.881°N 46408 169.853°W 49.624°N 

52403 145.596°E 4.032°N 52406 165.002°E 5.293°S 
51407 156.511°W 19.620°N 46404 128.797°W 45.858°N 

46407 128.894°W 42.595°N 46411 127.013°W 39.328°N 
51406 125.030°W 8.480°S 32413 93.499°W 7.400°S 

43412 107.001°W 16.031°N 43413 100.085°W 10.840°N 

       
图 4  46402 点(a)与 46407 点(b)的残差时序图 
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图 5  海啸传播过程不同时刻示意图 

图 6  各观测点记录的海啸波传播时程曲线 
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2 海啸数值模拟 

2.1  IGCAS 模型海啸数值模拟 
本文共使用 6 种地震有限断层模型来进行海

啸数值模拟, 本节以 IGCAS 模型进行阐述.  
IGCAS 断层模型在海底破裂引发了海平面的

抬升, 抬升水位受到重力影响向四周扩散形成海

啸波. 同时当模拟海啸传播时, 设置在浮标坐标处

的监测点记录海面水位的变化. 图 5、图 6 分别为

IGCAS模型激发的海啸在 2 h内的传播过程以及各

监测点所记录的海面水位时序变化情况.  
图 6 中, 颜色较浅曲线表示各浮标点记录的残

差值随时间的变化, 颜色较深曲线则为模拟海啸

传播时各监测点所记录的海面随时间的变化, 横
坐标以海啸激发的时刻为 0, 纵坐标以海平面为基

准海面水位. 通过观察各个浮标点观测值与模拟

值的对比并对其进行分析: (1)21413 点与 21419 点
的观测值在 0时附近出现异常值. 两点距离震源有

一定距离, 而异常值出现在海啸激发时, 因此可基

本排除是由海啸波传播引起的海平面变化; (2)各
监测点所记录的模拟海啸波的波形基本上都与浮

标点所记录的残差数据吻合. 同时对于接近震源

的监测点(21413 点、21414 点、21415 点等)模拟海

啸波的到时晚于实际海啸波, 而对于距离震源较

远监测点, 模拟海啸波的到时早于实际海啸波. 此
现象在 32413 点与 51406 点表现最为明显. 因此可

以认为使用 IGCAS 模型在进行模拟海啸时, 海啸

波波速略大于实际海啸波的波速. (3)使用 IGCAS
模型进行海啸数值模拟时, 模拟海啸可以较好地

匹配实际海啸的波高与到时. 但是当海啸波穿过

该浮标点之后, 实际观测数据中依旧存在较大幅

度的海面波动, 而模拟海啸的海啸波在穿过监测

点之后, 海面迅速趋于水平状态. 造成这种情况的

原因主要是由于在设置边界条件时, 采用了开放

式边界, 因此无法考虑海啸波传播至固体界面时

产生的反射波对海面的影响.  

表 3  各监测点模拟波高与实测波高差值 

平均位错模型 GSI IGCAS IGPCEA USGS 瞬时模型 USGS 分时模型 
编号 绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 
绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 
绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 
绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 
绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 
绝对差/ 

m 
相对差/ 

% 

21413 0.362 44.01 0.380 46.16 -0.100 -12.09 0.120 14.61 0.354 42.96 0.312 37.97 

21419 0.304 54.33 0.266 47.62 0.092 16.54 0.083 14.87 0.209 37.38 0.199 35.58 

21416 0.160 51.85 0.119 38.48 -0.012 -3.81 -0.009 -3.01 0.075 24.23 0.075 24.19 

21414 0.105 44.58 0.074 31.41 -0.004 -1.59 0.011 4.69 0.052 22.17 0.057 24.08 

21415 0.129 50.81 0.096 37.80 -0.002 -0.94 0.001 0.53 0.063 24.57 0.065 25.44 

52402 0.192 54.75 0.191 54.43 -0.061 -17.45 0.057 16.33 0.139 39.84 0.119 33.90 

52405 0.008 12.22 0.029 42.18 -0.057 -83.44 0.003 4.49 -0.018 -26.68 -0.022 -32.15 

46408 0.103 50.03 0.073 35.57 0.016 7.97 0.021 10.32 0.058 27.99 0.063 30.66 

52403 0.067 50.14 0.088 65.66 -0.023 -16.92 0.021 15.38 0.035 25.95 0.027 19.71 

52406 0.096 50.62 0.076 39.80 -0.043 -22.69 0.051 26.89 0.053 28.17 0.045 23.61 

51407 -0.182 -69.15 0.063 24.04 -0.122 -46.47 0.068 26.07 -0.011 -4.38 -0.024 -9.12 

46404 0.061 48.34 0.109 86.59 -0.008 -6.23 0.004 2.95 0.064 50.91 0.063 50.26 

46407 0.040 28.18 0.117 82.20 -0.006 -4.06 0.023 16.43 0.037 25.83 0.039 27.15 

46411 0.109 59.71 0.142 77.77 -0.012 -6.39 0.041 22.24 0.050 27.06 0.046 25.20 

43412 -0.008 -5.22 0.099 67.70 -0.013 -8.73 0.036 24.65 0.033 22.33 0.030 20.57 

51406 -0.002 -0.97 0.114 66.02 0.039 22.61 0.134 77.83 0.088 51.04 0.082 47.60 

43413 0.077 41.33 0.092 49.30 -0.008 -4.21 0.050 26.70 0.054 28.70 0.050 26.56 

32413 -0.044 -55.05 0.068 84.75 -0.041 -51.25 0.067 83.71 0.058 71.55 0.057 70.77 
注: (1)绝对差(m)=观测波高-模拟海啸波高; (2)相对差(%)=(观测波高-模拟海啸波高)/实测残差. 
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2.2  各有限断层模型误差分析 
分别将各个震源模型模拟得到的监测点海面

波动时序图与对应浮标数据进行对比, 均可在浮

标数据时序图中匹配到相应形状. 模拟结果和实

测数据的接近程度可以在一定程度上反映模拟程

序的可靠性, 形状的匹配程度一般由海啸传播至

观测点时的波高与到时所控制, 而通过观察各观

测点的模拟结果与浮标数据的对比, 并没有发现

模拟海啸波到时严重偏离实际海啸波到时的现象. 
因此, 研究各断层模型海啸模拟结果可靠性的问

题便简化成了通过对比各观测点模拟海啸波高的

误差来分析各断层海啸模拟结果的可靠性问题. 
表 3 即为各监测点上观测波高与模拟波高之间的

绝对差以及它们的相对误差.  
为更直观地了解数据变化趋势, 将上述观测

点根据海啸波到时进行排序并在图中表示, 图 7 为

各观测点模拟波高与实测波高绝对差图, 图 8 为各

观测点模拟波高与实测波相对差图 
通过对上述的数据与图形进行分析评价各有

限断层的合理性, 最终得出如下结果:  
(1)从图 7 可以发现, 各观测点的绝对误差总体

还是随着传播时间的增加变小. 当海啸波向四周

海域传播时, 海啸的能量也开始进行消耗, 最直观

的表现即海啸波波高的降低. 若观测点处无其他

干扰因素, 一般情况下传播时间长的观测点模拟

波高与观测波高的差值普遍较小. 由于较远观测

点残差较低, 在进行相对误差分析时, 若存在其他

因素干扰, 则极易在相对误差中放大. 因此, 就出

现了图 8 的情况, 即在绝对误差较小的点处, 却有

着较大的相对误差.  
(2)平均位错模型与 GSI 模型相较于其他模型, 

在准确性上存在较大差距. 通过简单分析可知, 平

 
图 7  各观测点模拟波高与实测波高绝对差 

 
图 8  各观测点模拟波高与实测波高相对差 
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均位错模型得到的震级虽然与现实接近, 但是该

模型只存在一个断层, 由断层破裂引起的海底变

形相对平均, 即地震能量并不集中, 因此模拟得到

的海啸波波高普遍低于实际观测值. 对于GSI模型

而言, 本身计算得到的地震矩小于实际情况, 因此

不难发现该模型的模拟波高均小于观测波高. 虽
然, 两个模型的准确性有待提升, 但是不可否认这

两个模型在海啸波的到时以及各监测点的海平面

变化趋势与实际观测的海平面变化具有一定的吻

合. 而使用这些模型(尤其是平均位错模型)进行海

啸预警时, 在预测海啸波传播位置的确定性方面

具有一定的参考价值.  
(3) IGCAS 模型的模拟结果与实际观测数据较

为接近, 其 18 个监测点中仅存在 2 个点数值异常. 
在 32413 点, 所有断层模型均具有较大的误差, 并
且该点距离震源距离是所有 18 个点中最远的, 本
身距离越远, 模拟结果的准确率就容易下降, 但同

时也不能排除其他干扰因素导致该点海面变化异

常的可能性. 在 51407点, 实际波高与 IGCAS模型

的模拟波高差为 12.2 cm, 相对误差为 46.47%. 而
IGPCEA 模型、USGS 瞬时/分时模型在该点的相对

误差分别为 26.07%、－4.38%、－9.12%. 这 3 个模

型在该点模拟结果表现良好, 可排除其他因素对

该浮标点检测数据造成影响. 因此, 可认为 IGCAS
模型在 51407 点处的模拟结果确实存在较大误差. 
所以, 当使用该模型进行海啸数值模拟时, 应警惕

可能出现的异常观测点.  
(4)通过 USGS 瞬时破裂模型与分时破裂模型

的模拟结果的对比, 我们可以初步得到以下结论: 
对于范围大、持续时间久的海啸传播过程, 分别使

用相同断层参数的瞬时破裂模型与分时破裂模型

进行海啸数值模拟, 模拟的海啸波在远场海域基

本无影响, 在距离震源较近的观测点(21413 点)处
虽存在一定差异, 而相较于本身的波高来说, 差异

也在可接受范围内. 此结论在本次日本东北地震

海啸模拟中成立, 但在更大范围内的适用性还需

要后续更多验证.  
(5) IGPCEA 模型的模拟结果与实际数据接近. 

虽然在 18 个监测点中, 51406 点与 32413 点模拟数

据与实际观测数据对比有一定差距, 考虑到这两

个观测点与震源的距离较远, 结合其他模型均在

该点处有较大相对误差, 因此我们可以初步认为

在这两点出现了其他的因素影响海面水位的变化. 
因此, 初步可以认为使用 IGPCEA模型进行的海啸

数值模拟时, 其模拟结果具备较好的准确性.  

3 总结 

本文对现有日本东北大地震断层模型进行海

啸数值模拟, 以进一步论述各断层模型的合理性. 
此方法的讨论虽早已存在, 但因为受到当时海啸

数值模型以及地形数据精度等限制, 模拟得到的

结果不尽人意. 现今, 笔者使用GeoClaw海啸数值

模型与更高精度的地形数据进行海啸数值模拟 , 
期望获得更为精确的结果. 通过各断层模拟结果

之间的横向对比, 最终, IGPCEA 模型的模拟结果

与实际观测结果更为接近, 表明此断层模型相较

于其他断层模型较为合理.  
本次的研究依旧存在不少需要加强之处. 在

海啸的数值模型上, 对数值模型的边界设置仅采

用了开放式边界, 而忽略了海啸波传播至固体边

界产生的反射波对海面的影响. 另外, 在进行此类

越洋海啸的数值模拟时, 忽略了科里奥利力对海

啸传播的影响. 在观测数据选择上, 直接使用了残

差值作为海啸观测数据, 而忽略了其他因素(如风

暴潮、飓风等)对于残差值的影响. 期望在未来的研

究中, 通过对海啸数值模型的优化与升级得到更

加具有说服力的模拟结果.  
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Verification of finite fault model of the 2011 Tohoku Tsunami based on 
GeoClaw tsunami simulation model 

HU Pei1, JING Huimin1*, YANG Wei2 
( 1.Faculty of Mechanical Engineering & Mechanics, Ningbo University, Ningbo 315211, China; 

2.College of Science & Technology Ningbo University, Ningbo, 315300, China ) 

Abstract: Tsunami waves are characterized by long periods and slow subsidence. For the submarine earthquake 
triggering a tsunami, the tsunami waveform data can be used as supplementary data for verifying the rationality 
of the finite fault model obtained by inversion of seismic wave data and geodetic data. Taking the earthquake 
source of the 2011 Tohoku tsunami as an example, we transform the finite fault model into vertical variation in 
the seabed topography according to Okada elastic half-space theory. Then we use the GeoClaw tsunami model to 
perform the tsunami simulation. Some monitoring points in the calculation domain are set on those points which 
can be utilized to obtain the tsunami waveform data. By comparing the simulated tsunami waveform data with 
the actual observation data, we analyze the reliability of the models and verify the effectiveness of most 
reasonable finite fault model of the earthquake. 
Key words: Tohoku earthquake; finite fault model; GeoClaw numerical simulation 
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