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序論
I.研究の目的と意義

地殻変動と火成活動は,地球内部に店来する熱と重力を原動力として

生じることが,最近の研究によりしだいに明らかにされつつある.地殻

変動の中には顕著な地形変化を伴わない変動もあるが,断層・稽曲など

地形を変形させる様々な型の変動が知られている.また,地殻変動と総

称されるものにはさまざまな空間的・時間的規模のものがあり,地殻変

動の地表への表われである変動地形も同様のことが言える.

こうした中で,本研究は,完新世の地殻変動の特性,とりわけプレー

ト境界沿いに発生する巨大地震にともなう地震性地殻変動の特性を中心

に,西南日本外帯の海岸地域に分布する離水地形(変動地形)と年代資

料の分析を通して具体的に解明しようとするものである.

海岸地形,とくに海成段丘やベンチなどの分布高度から,完新世の地

殻変動の様式を定量的にさぐる試みは,日本では房総半島や喜界島など

において先駆的に研究が行なわれてきたが,従来の研究では,海成段丘

などが模式的に発達する半島先端部など,比較的限られた地域のみにお

いて地殻変動を検討したものが多く,広域的な旧海水準高度の変化やそ

れから求められる隆起量の分布などについて,連続的に明らかにされた

ものは少ない.西南日本外帯南部の一部の地域でも,完新世地形発達と

地殻変動に関する研究は行われてきたが,研究地域を西南日本外帯南部

全域に広げて考察することによって,完新世地殻変動の性格を, -海溝

系全体の中で浮彫りにすることができる.

また,これまで西南日本外帯南部の地殻変動は,更新世段丘の発達史

から求められた変動様式を,南海地震前後に行われた測地学的なデータ

に結び付けることによって解釈されてきた.しかし,両者には時間スケ



-ルの極端な違いがあり,それらを一元的に取り扱うには,著しい論理

の飛躍がある・地殻変動を,連続的な時間軸の上で解釈するためには,

両者間の時間的空隙,つまり完新世における地殻変動様式を詳細に復原

する必要性がある.

本研究は,以上のような先行研究の問題点を踏まえて,西南日本外帯

南部の完新世地殻変動の様式・メカニズムについて,広域的かつ包括的

に解明することを目的としている.本研究が対象とする地域は,西南日

本外帯の内,プレート境界に近く,地殻変動の様子が顕著に地形に表れ

ている紀伊半島南部,室戸半島足摺岬周辺,そして宮崎から日南海岸

にかけての海岸部である.

完新世地殻変動の様式・メカニズムが具体的に明らかにされれば,本

研究地域のみならず,世界のプレート収束帯における地形発達と地殻変

動の関わりについての普遍的な理論の構築に大きく貢献するばかりでな

く,沿岸地域にこれまで多大な被害をもたらしてきた海底巨大地震の長

期予知にもつながり,防災的な立場からも意義狭いものと考えられる.
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II.研究史と本研究の位置付け

ウェ-ゲナ- (A.Wegener, 1880-1930)の大陸移動説に端を発するプレ

ートテクトニクス理論とは,簡単に言えば,地球の表面がいくつかのブ

ロック(板状の剛体(プレート) )に分れて,大陸も海底も年間数cmと

いう速さで移動しているという学説である.プレートは剛体であること

から,プレートの中央付近では地殻が安定しており,大きな地殻変動は

見られないが,プレートとプレートの境界付近では様々な形式の地殻変

動が観察される・プレート境界は,境界両側の2つのプレートの移動関

係から,ぶつかる(衝突) ,離れる(拡大) ,ずれる(トランスフォー

ム断層)の3タイプに大別される.日本列島付近は,海洋プレートであ

る太平洋プレートとフィリピン海プレートが,大陸プレートであるユー

ラシアプレートと衝突する場所に当たり,その衝突の場所には巨大な凹

地形である日本海溝や南海トラフが発達している.なお,厳密に言えば

衝突ではなく,海洋プレートが大陸プレートより重いため,大陸プレー

トの下へもぐり込む形になっている.

フィリピン海プレートとユーラシアプレート守　・のプレート境界

である南海トラフは,西方は宮崎沖を通って琉球海溝へつながり,東方

は潮岬沖を通って駿河トラフへとつながっている.水平圧縮が卓越する

プレート収束帯における応力場の中で(上田・杉村, 1970) ,南海トラ

フ付近では,数多くの低角逆断層型(米倉, 1976)巨大地震が,歴史時

代においても発生してきたことが古文書などによって知られている(沢

札1967;宇佐美, 1975).また,トラフに近接する御前崎,潮岬,室

戸岬などが位置するの半島部には,標高数～数100mのところに見事な

海成段丘が発達しており,我が国における海成段丘の模式地としてよく

知られている・これらの海成段丘は,巨大地震のたびに陸地が数10cmか
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ら数m隆起し,これが累積することによって発達したと考えられてきた

(吉川ほか, 1964;米倉, 1968). 1つのプレート境界に沿って,断続

的ではあるが広範囲にわたって海成段丘が分布し, -海溝系全体の地形

形成と地殻変動様式の関係を解明できる地域は,我が国では南海トラフ

に沿う地域のみである.以下に南海トラフに沿うそれぞれの地域におけ

る地殻変動と地形形成の関係について論じた研究を紹介し,先行研究の

問題点を指摘した上で,本研究の位置付けを明確にしていく.

南海トラフ最東端に付近に位置にある御前崎周辺では,安政東海地震

(1854)の際に0.9-1.2m陸地が隆起したことが知られている.これまで

多くの研究(坂本ほか, 1977;石橋1984　校島, 1984など)によって,

地震隆起と海成段丘形成との関係について指摘されている.

御前崎付近は,日本列島のうち,南海トラフ最東端に最も近接する地

域である・南海トラフは,駿河トラフに連続し,フィリピン海プレート

北端の伊豆半島の付け根部分につながると考えられるが(杉札1972 ;

米倉, 1984) ,駿河湾は,南海トラフと性質の異なる地質構造から成り

立っているという説もある(恒石・塩坂1981恒石, 1984) (第1図).

いずれにしてもこの地域は,複数のプレートが収赦するきわめて複雑な

地形・地質構造になっており,地殻変動の様式も,単純なプレート収束

帯において見られる場合とかなり異なっていると言える.本地域の第四

紀および完新任の地殻変動様式を詳細に明らかにすることは,極めて重

要な課題であると考えられるが,南海トラフに沿う地域における,プレ

ート沈み込み帯の完新世地殻変動様式を解明する本研究の目的とは,や

や視点を異にしていることから,既存の研究成果を紹介するにとどめ,

本研究の議論を進めることにする.

御前崎付近には,海成段丘がよく発達している.更新世海成段丘面は,
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大きく3段に区分され,上位から,牧ノ原面,笠名商,御前崎面と呼ば

れている(杉山ほか, 1987).牧ノ原面は牧ノ原段丘堆積物の堆積面で

あり,笠名・大兼以北に広く分布している(第2図上牧ノ原画の高度

は西原付近で110m,ここから南西,南,東に向かって緩やかに傾斜し,

落居から笠名にかけての牧ノ原画は,南端部で85-90mとなっている.笠

名面は,牧ノ原画とは比高10-13mの段丘崖によって隔てられる.笠名面

は開折が進んでおり,原画の保存はあまりよくない.笠名画の分布高度

は,牧ノ原画と接する急崖付近では75-78mであるが,ここから南東に向

かって低下し,地頭方付近では46-50mとなる.御前崎画は御前崎付近に

広く発達している・笠名面とは比高5-10mの急崖ないしは急斜面によっ

て隔てられている・御前崎面の分布高度は35-45mで,南西に緩やかに傾

斜している・御前崎面は袴曲,擁曲および断層によって部分的に変形を

受けている(活断層研究会, 1991).これらの海成段丘面は,それぞれ

関東平野の下末書面(12.5万年前) ,小原台面(8万年前) ,三崎面(6

万年前)に相当するものと考えられる(杉山ほか, 1987).地殻変動に

ついては,御前崎地域が約8万年前以降, 9-12m/万年程度の比較的大き

な速度で隆起していることが指摘されている・更に段丘面の変形,につい

ては,北西一南東および,北東一南西の2方向の変形が重なり合ってい

る・これは,御前崎付近に分布する下部更新統-中部更新銃の変形と共

ノ通している・段丘面は全体的には南西方向に傾動しており,室戸半夢な

どで見られるようなプレート境界に向かって段丘面の高度が増大すると

いった傾向は見られない・このことは,御前崎地域の段丘面の変形を,

フィリピン海プレートのもぐり込みに伴う側方圧縮の直接的な結果と考

えたり,段丘の隆起をプレート境界部で発生する巨大地寮時の隆起の累

積のみから説明することはできないことを意味している(杉山ほか,
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1987) .

御前崎地域の完新世段丘は,更新世段丘に比較して発達はあまりよく

ない・御前崎周辺や蔑川沿いに小規模に発達する完新世段丘は少なくと

も4段に区分でき,最高位面が堀野新田面と呼ばれる(長田1976,

1980主坂本ほか(1978)は,堀野新田面上で試錐調査を行ない,この

地点での海成層上限高度を層相の変化から, 10.4mと推定した.また,

坂本ほか(1978)は,堀野新田面を房総半島の沼面に対比し,本地域の

沼面形成以降の地殻変動がかなり大きいことを指摘した.

これに対して,米倉ほか(1983)や鹿島ほか(1983)は,本地域の完

新世段丘を調査し,従来の見解と異なる結果を得ている.それによると,

堀野新田面とそれに対応する内陸側の沖積低地で掘削調査を行ない,そ

れぞれ海抜7.8m, 5.6mまで湖,珪藻分析によると両地点とも海成層に

達していなかった・また,菊川流域に分布するマガキの礁の高度などか

ら,この付近の縄文海進最高期の汀線は,約5m付近であったとしている.

御前崎付近は,従来から完新世においても隆起量の大きい地域と考え

られてきた・しかしながら掘削調査による最近の研究では,完新世の最

高海水準はせいぜい5mぐらいであるという調査結果が得られており,そ

れほど隆起量は大きくないことを示唆している.

御前崎付近の完新任海成段丘の分布高度は,更新世海成段丘の分布高

度と同様に,全体的に見れば,駿河湾湾奥ほど高度が高く,南西の御前

崎方向に低くなる傾向が見られる.このことは,御前崎地域の完新世段

丘面の隆起を,一般に岬先端部で隆起量が大きくなるような,プレート

境界部で発生する巨大地震時の隆起の累積だけで説明することはできな

いことを意味している.

御前崎付近の完新世段丘の区分や形成年代については,段丘の分布が
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断片的で発達があまりよくないことから,現在のところ十分な研究成果

が蓄積されているとは言えず(松島, 1984) ,駿河湾地域の完新世地殻

変動についての広域的議論をするためには,さらに進んだ調査研究が必

要であると言える.

紀伊半島南部は,南海トラフに最も近接する地域の1つである.紀伊

半島沖で発生した最も新しい巨大地震は, 1946年12月26日の南海道地震

(M- 8のである・この地震の前後に地理調査所(現在の国土地理院)

が行った水準測量によって,地震発生前までは(地震閉)地震時の隆起

とは逆向きの沈降運動が進行する,いわばシーソーのような地盤運動の

様式が明らかにされた(今村, 1929; 1934;Miyabe, 1933;岡田1960,

など) ・米倉(1968)や舌川(1968)は,このようなシーソー運動の軸

として三重県南部の木本と和歌山県南部の日置を通る北東一南西方向の

ヒンジラインを推定し,この線以南を地震性急性的(地殻)変動区とし,

以北の紀伊半島中部西海岸を緩性的変動区とした.

紀伊半島南部は後期更新世の海成段丘がよく発達する地域として知ら

れており,海成段丘の発達と地震性隆起とのかかわりについて議論した

研究は少なくない(辻村・河田, 1930;多田, 1962;米倉1968,など).

米倉(1968)は,南海地震から推定された巨大地震1サイクルの隆起量

分布が,紀伊半島の更新世海成段丘の旧汀線の高度分布と相似すること

から,南海道地震タイプの変動様式が段丘形成期,すなわち第四紀後期

以降10数万年間継続し,串本付近で平均0.7mm/yで隆起してきたとし

た・また同地域の完新世波食棚(ベンチ)を調査したTakahashi (1973)

は,その発達高度が更新世段丘の旧汀線高度と相似することから,完新

世においても同様な傾動隆起が継続しているという仮説のもとや波食棚

の形成年代を推定している・一方,長揮(1983)は田辺湾沿岸に発達す
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る海岸地形から,同地域の完新世における相対的海水準は, 5000-4000

yrBPで高度6 m, 4000-3000 yr BPで高度4 m, 3000-2000 yr BPで高度2

m, 2000-1500yrBPには高度-1--2m, 1500yrBP&こほぼ現在の海水

準に達したとした・長滞(1983)は,完新世において相対的海水準が安

定と急性的な低下を繰り返してきた原因として,ユースタティックな海

水準変動よりはむしろ地盤の急激な上昇を考えている.田辺湾沿岸は南

海道地震時にはほとんど変位しておらず,米倉(1968)の区分によると

緩性的変動区にあたり,長揮(1983)が述べた結果とは明らかに相違し

ている.

四国の室戸岬付近は,南海トラフ沿いの地域の中で第四紀後期におけ

る隆起量が最も大きく,最終間氷期(Riiss-Wm)極相期(約12.5万年

前(太田・成瀬, 1977)の旧汀線高度は160-180m (吉叩まか, 1964)

となっている・この地域を隆起させた最近発生した巨大地震は,紀伊半

島の場合と同じく1946年12月26日に起こった南海道地震である.四国の

室戸半島においても,この地震前後に行われた水準測量によって,地震

間には岬部がゆっくり沈み,逆に高知平野側が隆起,地震時には室戸岬

側が急激に隆起し,高知平野側が沈降するといった,シーソーのような

地盤運動の様式(今札1930;沢村, 1951a, b; 1953;1954)が明らか

にされた・吉川(1968)はシーソー運動の軸として室戸半島基部を通る

ほぼ東西方向のヒンジラインを推定し,これより海溝側を地震性地殻変

動区とした・吉川ほか(1964)は,南海地震時の変動量分布が,室戸半

島の海成段丘の旧汀線高度の分布傾向と相似することから,南海道地震

タイプの変動様式が段丘形成期,すなわち第四紀後期の10数万年間継続

し,平均2mm//yで室戸岬が隆起してきたとした.同地域の完新牲海成

段丘を調査した金谷(1978)は,完新世において若干隆起速度が速くな

8



るものの,同様な傾動隆起が継続しているという結果を得ており,基本

的に吉川ほか(1964)の結論を支持している.

これに対し,須鎗ほか(1971)や阿子島ほか(1973)は,段丘磯の風

化度を指標にして室戸半島の海成段丘の対比を行い,同地域が第四紀後

期にはほぼ均等に隆起してきたという結果を得ている.これは,荊述の

吉川ほか(1964)の傾動隆起説を否定し,室戸半島は第四紀後期には南

海地震時の変動様式とは異なった様式で隆起してきたことを示したもの

である・また,完新世海成段丘や離水波食地形の分布に関する資料や,

潮間帯に棲む環虫類の石灰質遺骸の分布と14C年代に関する資料に基づ

き,完新世においても均等かつ不等速に隆起してきたとした(須鎗・阿

子島, 1975;甲藤・阿子島, 1980;阿子島・甲藤, 1984主

四国南西部の足摺岬周辺も,南海トラフに画した位置にあり,陸地の

相対的隆起を示す地形的,生物的証拠が残されている.土佐湾沖合いで

は,過去に数多くの巨大地震が発生したという歴史的事実(沢村, 1953)

から,これらの隆起を示す証拠は,地震性地殻変動に伴い陸化したもの

と考えられる.

南九州の宮崎平野に発達する更新性段丘についても,これまで多くの

地形・地質・第四紀学的な研究が行われてきている(大観1930, 1932;

遠藤ほか, 1962;Endo, 1968;星埜, 1971;長岡1984a, 1986,*　遠

藤・鈴木, 1986など) ・本平野の海岸や河川に沿って3-4段の完新世段

丘が発達し,その段丘面上には多数の砂場(浜堤) ・砂丘列が分布して

いる・しかし,完新世段丘の地形・地質学的調査研究はこれまで断片的

にしか行なわれていない・宮崎市(1979)は宮崎市域で掘削された多く

の試錐資料を収集・編集し,完新世段丘を構成する沖積層やその基底地

形の分布・構造を明らかにした.また,外山(1982)は,大淀川下流域
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で試錐試料の花粉分析を行ない,最終氷期以降の古地理の復元を試みた.

さらに,長岡(1984b)は,完新世段丘の発達史を予察的に考察し,完

新世に宮崎平野が著しく隆起した可能性を示した.また,宮崎平野の南

方に連続する日南海岸には,標高数mの位置にベンチなどの離水波食地

形が分布するが(Takahashi, 1973) ,それらの形成年代や宮崎平野の海

成段丘との対比などについては,明らかにされていない.宮崎平野付近

の第四紀後期,とりわけ完新世における地殻変動の様式に関する具体的

な研究は,これまでほとんど事例がない.

以上の研究史から,四国や紀伊半島南部では,更新性段丘の発達に関

わる地殻変動様式が,南海地震前後に行われた測地学的なデータと結び

付けて解釈されてきたことがわかる.しかし,更新世(後期)といった

105年オーダーの地質時代における地殻変動と,測地学的な101年オ-ダ

ーのデータとを直接結び付けた先行研究の解釈には,若干論理に飛躍が

あると考えられ,その結果,平均変位速度についての数値の食い違いや

(米倉, 1968) ,測地学的データと完新世地形面高度との相違など(長

津, 1983など) ,様々な問題点が最近の研究によって指摘されはじめて

いる・四国や紀伊半島南部地域が,更新世以降隆起の傾向にあることは

これまでの研究によって十分指摘され, "地殻変動の量"に関する議論

はよくなされてきたと言える.しかし,どのように隆起してきたのかと

いった,いわゆる"地殻変動の質"について,具体的に明らかにされた

研究はない・これは10D年オーダーの更新世地殻変動と101年オーダ

ーの測地学的なデータとを結び付ける10J年オーダーの完新世地殻変動

についての研究が極めて少ないことに原因があると考えられる.

本研究は,上述した地殻変動研究の現状に鑑み,現代や歴史時代に最

も年代オーダーが近く,また更新世から現代までの地殻変動様式を,時
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間軸の上で連続的に解釈するために不可欠な完新世の地殻変動の様式を,

特に旧海水準高度の認定,地震1サイクルの変動様式と地形形成とのか

かわり合いなど基本的かつ重要な課題に着目して,年代資料などをもと

に具体的に明らかにするものである・また,今までほとんど研究が見ら

れなかった九州南東部の完新世地殻変動をも明らかにすることによって,

南海トラフに沿う地域全体の完新世地殻変動の様式について,包括的な

解釈を初めて提示することもあわせて本研究の目標とする.

注

注1)米倉(1968)は,測地データから得られた平均隆起速度は2.5

-/yであり,海成段丘高度から求められた0.7mm/yという値とかな

り差があることを指摘している.

E



III.研究の方法

完新世の地形面は,更新世の地形面に比べて形成時期が新しいことか

ら,その保存性は極めて良く,完新世地形面の発達過程を明らかにすれ

ば,地殻変動の様子をより詳細に捉えることができる・さらに,その隆

起の原因の一つと考えられる巨大地震は,一般的に102年オーダーから

103年オーダーの間隔で発生するため,完新世の地形面の上に,それらに

伴う地殻変動の様子が克明に記録されている可能性は大きい.完新世に

おける地殻変動の様式・メカニズムを明らかにするためには,年代につ

いては,少なくも10-10z年オーダーで,海水準などの高度については,

l0-10'cmォ-ダーで分析し,時代的・地域的差異などについて論ずる

必要がある.

完新世の地殻変動の様子を捉えるためには,陸地と海水準の相対的な

位置関係を時間軸の上で明らかにし,隆起の時期や量を推定する方法が

最も一般的である・過去の相対的海水準の高度を示すものには,離水波

食地形や海成段丘,潮間帯に生息する生物の遺骸・生痕などが挙げられ

る・また,その時期については,石灰質の殻を持つ貝類や環虫類などの

現地性化石,さらに堆積段丘の腐植怪堆積物などから, 14C年代測定法

によって10-102年オーダーの誤差で年代を知ることができる.

本研究は,具体的には以下の方法により行なった・まず,南海トラフ

側に突出した岬部及びその周辺地域に発達する海成段丘,波食棚(ベン

チ) ・披食窪(ノッチ)などの離水波食地形について,現地調査に先立

って, 1/10000, 1/20000, 1/40000のモノクロ空中写真(建設省国土地理院

発行)と1/25000地形図, 1/5000国土基本図,その他各市町村発行の大縮

尺地形図などを用いて判読を行った.

これらの離水地形を現地調査によって確認し,その分布高度から旧海
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水準高度を推定した・さらに,標高数メートルの岩陰などに付着する石

灰質生物遺骸,具体的には過去の潮間帯に棲息していた岩石穿孔性貝類

やカンザシゴカイ類の棲管群体の分布高度なども利用して,旧海水準高

度を認定した・旧海水準高度の測定や地形断面測量の実施にあたっては,

オートレベル(SOKKISHA-B2C)と簡易ハンドレベルを用いた.紀伊

半島においては海面を高度の基準として行い,気象庁発行の潮位表によ

り補正を行った・室戸半島では,高度の基準は建設省国土地理院長の許

可を得て一等水準点を使用した.

次に,これらの石灰質生物遺骸を採取し,広島大学文学部地理学教室

の14C年代測定実験室において年代測定を行った.測定は,メタノール

ー液体シンチレーション法によって行った.メタノール合成は,藤原・

中田(1984) ,藤原ほか(1986, 1989)の方法によった.石灰質遺骸群

体試料の前処理は,表面を塩酸で20%除去したのち, 400℃で2時間蒸焼

きにする方法で行った・また,ヤッコカンザシを主体とする石灰質遺骸

群体表面に薄く付着するフジツボは,潮間帯より上部の潮上帯において,

ヤッコカンザシ遺骸群体が離水した後に新たに付着した可能性が高い.

石灰質遺骸群体が離水した年代を正確に知るために,表面に新たに付着

したフジツボはすべて除去して,年代測定を行なうよう努めた.

宮崎平野などの堆積段丘分布地域では,海成段丘構成層から,泥炭,

腐植質粘土,木片,木炭,貝殻などの14C年代試料の採取に努め,段丘

面の形成時期を定量的に解明するとともに,貝類化石群集の生態学的分

析を行なうことによって,形成環境の復元も同時に試みた.堆積段丘地

域での現地調査にあたっては,露頭の観察を行うとともに,検土杖・ハ

ンドオーガー・ピートサンプラーなどによる試料採取を実施した.

以上の,現地調査並びに室内実験により得た,旧海水準に関する資料
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(海成段丘,波食地形,生物化石)の高度, 14C年代値,貝類化石分析

をもとに,相対的海水準変動曲線を措き,それらの解析によって地殻変

動の様式を求めた.

このような方法によって,相対的海水準変化を復元し,完新世地殻変

動の様式を明らかにする試みは,房総半島(SugimuraandNaruse, 1954

1955;中田ほか, 1980;茅根・吉川, 1986など)や,室戸半島(金谷,

1978) ,喜罪島(中田ほか, 1978;太田ほか, 1978)などのプレート境

界に沿ったいわゆる地震性地殻変動区(吉川1968　米倉・安藤, 1973)

において行われてきた.先行研究では,比較的隆起量が大きく,段丘地
も

形の発達がよい半島先端部に限って行われた研究が多く,本研究の様に,

半島全体や一つの海溝(トラフ)系全域にわたって,系統的かつ連続的

に調査された研究は極めて少ない.

なお,過去の地震に伴う地殻変動量を正確にとらえるためには,海面

自身の変動,すなわち氷河性海面変化の量を差し引いて考える必要があ

るが,完新世における氷河性海面変化は,現段階では正確に復元されて

いるとは言えない・従って,本地域は,-後氷期海進最盛期以降現在まで,

氷河性変動の量は地殻変動量に比べ無視しうる程度であると仮定して,

地殻変動量の議論を行う.
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本論

I.研究地域およびその周辺の地形・地質概観とプレート運

動

1.地形概観

本調査地域の骨格をなす西南日本は,急峻な,いわゆる壮年山地で占

められており,東から赤石山地,紀伊山地,四国山地,九州山地と呼ば

れている(第3図).この中にあって赤石山地は全体の配列方向とやや

異なっているが,これ以外の外帯山地は地形・地質の特徴などが類似し

ており,地質構造上の地域区分による西南日本外帯に帯状に分布するこ

とから,前述のように一括して外帯山地と呼ばれることもある.外帯山

地の北側は中央構造線に限られて,瀬戸内海,近畿中部,九州中部の低

地帯に接し,南側は南海トラフ-と低下する大陸斜面になる.山地高度

は赤石山地では3000m級の山が見られるが,他の山地では20∝hl以下で

ある・地質構造的にはひとつながりの外帯山地であるが,山塊としては,

紀伊山地,四国東部山地,四国西部山地,九州山地に分れている.それ

ぞれの山塊は南にのびて,潮岬,室戸岬,足摺岬,都井岬のような突出

部を形成している・また,それぞれの岬の間には,室戸舟状海盆,土佐

海盆,日向海盆のような水深1000mを越える凹地が分布している.西南

日本外帯の大地形は,島弧(ほぼ東西)方向の山地で示される高まりと,

それに直交する軸を持つ波状の変形が重合して出来上がっていると言え

'v>.

紀伊半島以西では,比較的大きな河川の河口に位置する和歌山平野,

徳島平野,高知平野,宮崎平野以外は,平野の発達は極めて貧弱である.

紀伊半島,室戸半島,足摺半島の南部には,海岸の隆起によって海成段

丘が幅狭くではあるが連続的に分布している.宮崎平野にも海成段丘が
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分布するが,他の地域とは異なり,比較的広く発達している.

2.地質概観

日本列島の地質構造区の中で,糸魚川一静岡構造線より東側を東北日

本,西側を西南日本と呼んでいる.さらに,西南日本は,中央構造線に

よって,北側の内帯,南側の外帯に区分される.このような位置にあた

る西南日本外帯は,島弧方向の帯状構造が音著であり,北から,三波川

管,秩父帯,四万十帯に細分される(第4図上　これら外帯を構成する

地質ば,海洋プレート上に堆積した遠洋性堆積物が,海溝に沈み込むと

きに海溝堆積物とともにプレートからはぎ取られ,海溝陸側斜面に付着

して形成された付加体の堆積物であることが,最近の研究によって明ら

かにされつつある(加賀美ほか, 1983).

三波川帯は,東は関東山地に始まり,フォッサマグナによって連続を

断たれるものの,上伊那地方に再び現われ,天竜川中流域,渋川地域を

へて近畿地方に至る・さらに紀伊半島を横断してから,四国を縦断し,

九州東部の佐賀関半島に到達する.そこから西方への延長は,阿蘇火山

のため不明瞭になる・三波川帯の地質は,主として石英片岩を伴う厚い

緑色片岩層からなる.その他は,泥質ないしは砂質の堆積岩を原岩とす

る結晶片岩からなる地層が分布する.

秩父帯は,三波川帯と四万十帯の間にほぼ平行して配列し,北限を御

荷鉾構造線,南限を仏像構造線で限られている.秩父帯は,関東山地か

ら,赤石山地,紀伊,四国,九州をへて琉球列島沖縄本島まで追跡され

る・紀伊以西では,秩父帯のほぼ中央部に黒瀬川構造帯があり,また,

南縁部は三宝山帯として特別に扱われることが普通である.秩父帯の地

質は,ベルム系・三豊系の緑色岩,石灰岩,砂岩,粘板岩,チャートな
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どが主体で,石炭系は数ヶ所に小規模に露出するにすぎない.秩父帯の

中・古生層は,島弧の方向に平行な走向をもち,一般に中～高角度で北

斜または南斜し,帯状配列をなす.地層の年代は,大きく見ると,南か

ら北に若くなる傾向が認められる.

四万十帯は,外帯長南を占め,北限は,仏像構造線で秩父帯と接する.

南限は陸上では決められない.露出する範囲で最大幅約100kmに達する.

東方延長は関東山地南部及び房総南部に求められ,西方では,奄美大島

をへて沖縄本島まで追跡される.本層の地層も秩父帯と同じく,帯状配

列が明瞭で,南北方向の変化が著しい.北半分は,最上部ジュラ系～白

亜系,南半分は,第三系からなり,その境には顕著な断層帯があること

から,一般に南北2帯に区分される.禰曲した帯状構造をなしている地

層は,最上部ジュラ系から新第三系下部中新枕までで,それらを一括し

て四万十累層群と呼んでいる.それより新しい地層は,南帯の四万十累

層群を大きな斜交不整合で覆っている.四万十累層群は主として,泥質

岩を主とし緑色岩,放散虫チャートをはさむ含緑色岩泥岩相と,酸性凝

灰岩・珪質凝灰岩をはさむさまざまな厚さの砂岩頁岩互層のフリッシュ

相の地層からなる.この2相の地層が帯状ないし雁行状に何回も繰り返

して現われる.

3.プレート運動と地震活動

南海トラフにおける,ユーラシアプレートとフィリピン海プレートの

相対的な収束速度は, Minsteretal (1974)のモデルによって計算すると,

第5図のようになる.プレートの相対的な収束速度は,太平洋プレート

とユーラシアプレート間では年間10cm,フィリピン海プレートとユーラ

シアプレート間では年間4-6cm程度である.プレートの収束速度が南西
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に向かって大きくなるのは,ユーラシアプレートに対するフィリピン海

プレートのオイラーポール(EulerPole)の位置が45.5- N, 150.2- Eに

あるため,この位置から遠ざかるほどプレート収束速度が速くなるため

である・宮崎沖の方が紀伊半島や四国よりも若干南西側に当たるため,

プレート収束速度がやや速くなっている.衝突する(もぐり込む)プレ

ート境界では,全般的に圧縮の応力場になりやすく,地震が数多く発生

する・日本列島では,地震に代表される様々な形式の地殻変動に伴って,

沿岸部では海岸の隆起や沈降がおこり,内陸部でも断層崖や河谷の屈曲

などの変動地形が発達するのである.

地震は,発生する場所によってプレート内地震とプレート間地震に分

けられる.プレート内地震は,主にプレート内部に累積した応力によっ

て,地殻の一部が勇断破壊するときに生ずる弾性反発に起因して発生す

る.その秀断破壊した場所が断層となり,一度破壊を起こすとその部分

が破壊されやすくなるため,同じ断層で変位が累積することが多い.断

層の中で,第四紀後期に繰り返し活動し,近い将来再び活動する可能性

がある断層を活断層と呼んでいる.プレート間地震は,プレート境界そ

のものにおいて, 2つのプレートが収束するときに生ずる弾性反発に起

因して発生する・プレート境界は,通常陸上で認識されている断層より,

はるかに規模が大きい広義の断層と考えることができ,大規模な地震を

発生させる可能性を持っている.

気象庁の観測による日本列島周辺の地震活動のデータ(石川ほか,

1985)の中から,西南日本の地震活動について調べた.第6図は1944年

12月から1946年末までに発生した地震を表示してある.また,第7-9図

は,第6Blの断面A-B, C-D, E-Fにそれぞれ対応している.第6図は,

1944年12月に発生した東南海地震と1946年12月に発生した南海地震を含

if:



むように期間を設定している.第10図は最近の例として, 1987年6月か

ら1988年6月までに発生した地震を表示してある.また,第1卜13区は,

第10図の断面A-B, C-D, E-Fにそれぞれ対応している.

第6図の地震は,戦時中をはさむためか,観測網の不十分さからか,

小さい規模の地震が比較的少ない.両時期を通して,西南日本では,宮

崎沖の日向灘から豊後水道にかけての地域,紀伊水道から和歌山平野付

近,及び伊勢湾から御前崎にかけての地域に地震が集中していることが

わかる.断面図を見るとプレートの沈み込みの様子がよくわかる.寡ll

図の宮崎沖では,ほぼ深さ200km近くまでフィリピン海プレートがもぐ

り込んでおり,深さ100km付近からもぐり込む角度が急になっているの

がわかる.これに対して,第12図や第13図に見られる四国や紀伊半島沖

では,フィリピン海プレートは深さ70km-90kmまでしかもぐり込んで

いないことが読み取れる.なお,第9図や第13図のE-F断面で深さ400km

前後の所で発生している地震は,フィリピン海プレートの下にもぐり込

む太平洋プレートによって引き起こされたものである.

4.地域区分

西南日本外帯には,ほぼ全域にわたって完新世海成段丘が分布し,ほ

とんどが隆起地域であると言える.しかしながら,詳細こ見ると,御前

崎,潮岬,室戸岬などの各突出部では,海成段丘の分布や隆起の傾向な

ど地殻変動の特徴において,それぞれ一つのまとまり(単元)があり,

この単元ごとに地域を区切って地殻変動の記載を行なうのが適切と思わ

れる・したがって本論文では,西南日本外帯南部を,潮岬,室戸岬,足

摺岬,宮崎平野,日南海岸といった,主に突出部の単元によって地域区

分し,それぞれの地域の地形発達や地殻変動様式について具体的に説明
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していく・なお,前述したように,西南日本外帯の隆起地域の一つであ

る御前崎付近については,本研究では地形発達と地殻変動に関する議論・

考察はしないことにする.
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1.紀伊半島南部

1)調査地域の地形・地質概観

紀伊半島の南部は,西南日本外帯に属し,三波川累層の結晶片岩,秩

父累層の石灰岩や砂岩,四万十累層などの外帯系の岩石と,それらを不

整合に覆う新第三系や第三紀火成岩類からなる(第14図).本地域の山

地地形の特徴は,地質条件をほぼ反映しており,酸性火成岩が分布する

大峰山や尾鷲南部などは山地高度が1800-1900mと紀伊半島では最も高

く,比較的急峻な斜面をもっている.一方,四万十層群や新第三系など

堆積岩分布域では,山地の斜面は比較的緩やかである.東海岸では御坊

以南,西海岸では木本以南に,標高20-70m,幅数10-数100mを有し,

2-3段に区分できる更新世海成段丘がほぼ連続的に発達している.これ

らの旧汀線高度は紀伊半島南部の潮岬～荒船で最も高く,北部ほど低く

なる傾向がある(米倉, 1968).沖積平野の発達は乏しく,日高川河口

部の御坊,富田川河口部の富田,熊野川河口部の新宮などごく一部の河

口部と,木本-新宮間に発達する波の運搬作用によって形成された(中

山, 1962)七里御浜と呼ばれる狭長な沿岸平野などに限られている.

2)旧海水準認定の指標とその分布

A.旧海水準認定の指標

紀伊半島南部に分布する旧海水準指標は大きく2つに分けられる. 1つ

は地形学的な指標で,ノッチのリトリートポイント(武永, 1968) ,ベ

ンチ(砂村, 1975 ;Mi, 1962 ,"高橋, 1975)などの離水披食地形である.

もう1つは潮間帯の岩礁に付着する生物の遺骸群体で,主にカンザシゴ

カイの棲管(三浦・梶原, 1983)である.カンザシゴカイの中では,特

にヤッコカンザシ(pomatoleioskraussii)の密集帯上限高度は,厳密な旧

海水準指標として極めて有効であるという研究がある1) (吉川・茅根,
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1986J茅根ほか, 1987).本地域に分布する石灰質遺骸は,主としてヤ

ツコカンザシの棲管からなっているが,カキ殻,その他の貝類などが認

められる場合もある.このような石灰質遺骸は幅数10cm一数m,厚さ数

cm～数10cmの群体をなして残存していることが多い.付着個所は,ノ

ッチの奥やベンチ上の岩の間など,地形学的旧海水準指標に対応してい

ることが多い.以下にこのような旧海水準指標の分布について述べる.

なお,以下に示すベンチの高度とは,ベンチの陸側傾斜変換点2)の高度

のことである.

B.旧海水準指標の分布

本地域には数段に区分できるベンチ及びノッチが分布しており,地質

条件によってせれらの発達の程度は異なっている.また,石灰質遺骸は

調査地域の南部に限って分布している.これらの旧海水準指標の分布状

態を,紀伊半島の西海岸から東海岸に向かって地質条件を同じくする地

域ごとに記載する.

(a)由良以北

由良町の海岸部は下部ジュラ系～下部白亜系中紀層群の石灰岩,砂岩

やチャートなどからなっている.ベンチと認定できる平坦面はほとんど

発達していない.

(b)日ノ御埼～御坊(第15図a)

由良以南から御坊にかけての沿岸部には,上部ジュラ系～白亜系の日

高川層群美山層が分布している(紀州四万十帯団研グループ, 1986).

岩質は砂岩,頁岩,砂岩と頁岩の互層からなる場合が多い.美浜町三尾

東方には砂岩・頁岩の互層を切って,幅数10mのベンチが形成されてい

る・これらのベンチの発達高度は,ほぼ高度omであり,現在形成され
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つつあるベンチと考えられる.この東方の潮吹岩(Loci)には,分布範

囲は狭いが,高度3.0-3.3 mの極めて平坦な離水ベンチが発達している

(第16図a).この離水ベンチは, 600で南斜する砂岩がちの砂岩・頁岩

の互層を切ってほぼ水平に発達しており,その幅は10-20m程度である.

(C)御坊～切目崎(第15図b)

この地域の沿岸部には始新銃の音無川層群双六累層が分布している

(はてなし団研グループ, 1980).岩質は,砂岩・頁岩のフリッシュ型

互層や,磯岩がみられる.日高川河口南部から切目崎まで,約400で北

斜する砂岩・頁岩の互層を切って,高度0.3-0.5m,幅数10mのベンチ

がほぼ連続的に発達している.

(d)日津崎～富田(第15図c, d)

この地域の沿岸部には新第三系の田辺層群が分布する(田辺団研グル

ープ, 1984).田辺層群は砂岩,泥岩,砂岩と泥岩の互層,磯岩からな

り,これの分布域にはベンチ,ノッチがよく発達している.

南部町日津崎(Loc.2)には,無層埋・不淘汰の磯岩層を切って,高度

5.3-0.6mの間に4段のベンチが発達している(第16図b).上位2段は海

側に向かって　10　傾いているところもあるが,下位2段はほぼ水平に

発達している.

田辺市の元島・天神崎周辺(Loc.3)には,平均磯径1cm程度の磯岩層

を切って,高度3.4-0.2mの間に4段のベンチが発達している(第16図C).

また,高度6mのところにはノッチ状の窪みがみられる.

白浜町番所崎付近(Loc.4)には　2-30で南側に緩斜する磯岩層を切

って,高度6.2-0.1mの間に5段のベンチが発達している(第16図d) .

高度0.5mのベンチは最大幅200mを越えるが,これより上位のベンチは

幅数～十数mで,ノッチのみ認められる場合もある.
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白浜町富田の大間磯(Loc.5)には約150で南斜する砂岩層を切って,

高度4.8-0.2mの問に5段のベンチが発達する(第16図e主　これらのベ

ンチの幅はいずれも数～十数m程度である.

(e)日置～田並(第15図e)

この地域の沿岸部には,中部始新統～下部中新統の牟婁層群が分布す

る(紀州四万十帯団研グループ, 1970など主岩質は砂岩,頁岩,砂岩

と頁岩の互層からなる場合が多い.

日置から西浜まではところどころに幅数10m,高度0.5-1.0m程度の

ベンチがみられるものの,発達の程度はあまり良くない.西浜(Loc.6)

には,高度1.0-1.2m,高度3.1-3.5 mの2段のベンチ状平坦面がみられ,

ここにはヤッコカンザシの石灰質遺骸が付着している.これらは,高度

2.6mと高度2.7mの2カ所で採取され14,年代はそれぞれ2750±170yr BP

.HR-481) , 2160±140yrBP (HR-482)であった.

西浜から見老津まではベンチはほとんど発達していない.

見老津以東には幅数10-数100mにおよぶ広いベンチが連続的に発達

している・このようなベンチは主として頁岩が卓越するところに特に広

く発達しており,発達高度は0.3-0.5m程度である.砂岩ベンチは最大

100m程度であり,発達高度は1.0m前後である.江住付近(Loc.7)には,

この広いベンチの上位に2段の離水ベンチがみられる(第16図f).

串本町とすさみ町の境界付近のLoc.8には,天井の高さが10mを越す海

食洞が発達している.この海食洞内部の壁面に,高度3.1-0mにかけて

ヤッコカンザシの石灰質遺骸が連続的に付着している.これらの14C年代

は高度3.1 mで2830±140yrBP (HR-486)高度2.6mで2960± 160yrBP

HR-377) ,高度1.9mで2120±140yrBP (HR-487) ,高度1.8 mで

1960±BOyrBP (HR-378)高度1.6mで870±120yrBP (HR-488)
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高度1.0mで930±150yrBP (HR-379)となった.

串本町和深(Loc.9)には200で南斜する砂岩層を切って,高度6.0-

1.0mの間に3段のベンチが発達する(第16図g).これらのベンチは, 2

-30で海側(南側)に傾いており,幅はそれぞれ20m, 10m, 10m程

度である.

(f)田並～新宮(第15図f, g)

この地域の地質は,潮岬地区を除いて,新第三系熊野層群の泥岩,派

岩と砂岩の互層,砂岩などからなっている(久富, 1981).

田並～串本間は　20-400で南斜する泥岩と砂岩の互層を切って,幅

数10-100mのほぼ水平なベンチが連続的に発達している.これらのベ

ンチの発達高度は,泥岩の割合が大きいところでは高度0.5m程度,砂岩

がちのところでは高度1.0mとやや高くなっている.また,串本海中公園

西側(Loc.10)には高度2.0-2.6mの位置に幅10数m程度の砂岩ベンチが

発達している(第16図h) .

串本-田原間は,熊野層群の敷屋累層とよばれる泥岩を主体とする地

層が分布している.串本の橋杭岩(Loc.ll)や,古座から田原にかけて

は幅数100mをもつ広く平らなベンチが連続的に分布している.これら

のベンチはほとんどが泥岩のところに形成されており,高度は0.5-0.7

mである・砂岩質のところは高度1.卜1.4mと分布高度がやや高く,ベン

チの幅は比較的狭い.橋杭岩には,この広いベンチの上位に高度2.7 mの

平坦面がある(第16図i).この面は無層理,不淘汰の安山岩の角～亜角

磯で構成されており,橋杭岩とよばれる石英安山岩の岩脈からの崩石が

大波などにより掃き寄せられたものと思われる.豊島(1968)は,この

堆積物の下に高度2.0mの華石渡食面が存在すると述べ,この披食面の形

成時期を付近の考古遺跡との対比から1000-3000年前以前としたが,管
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者の調査ではこの面を確認することはできなかった.田原南方の-ノ島

付近(Loc.12)には,幅100m以上の広いベンチの上位に,幅数10m程度

の2段のベンチが発達している(第160j).また,この付近の岩礁には,

高度0.8mの位置にヤッコカンザシが付着しており14/年代は140士60 (

HR-341) yrBPであった.

田原～浦神間の半島状に突き出た部分は荒船海岸とよばれている.荒

船海岸は,串本以西と同じく,主に泥岩と砂岩の互層からなり,帽数10

・200m程度のベンチがよく発達している.発達高度は,地質が砂岩が

ちなところでは高度1.2-1.5 m,砂岩と泥岩の互層では高度1.0m前後で

ある・この海岸には,ヤッコカンザシの石灰質遺骸が高度数mの岩礁に

よく付着しており14C年代の試料としてこれらを採取することができた.

荒船キャンプランド前(Loci3)では高度2.8ふ,高度1.9m,高度0.7m,

の3カ所で採取され14/年代はそれぞれ2040±70yrBP (HR-340) ,

1140±140yrBP (HR-480) , 700±lOOyrBP (HR-490)であった(寡

16図k) ・荒船崎(Loci4)では,海食洞内の高度2.2mのところで,ヤ

ツコカンザシの石灰質遺骸が採取され14C年代は2700±140yrBP (HR

-479)であった(第16図1主池島(Loci5)では,高度3.2mの砂岩ベ

ンチが発達するが,このベンチ側面の高度2.8mの岩礁でヤッコカンザシ

の石灰質遺骸が採取され14,年代は4360±180yrBP (HR-478)となっ

た.

浦神北部の粉自(Loci6)や磯崎(Loc.17)には,高度1.0m程度に,

やや租い砂岩を削ってベンチが発達している.また,磯崎には高度2.5m,

高度3・卜2.1 mの2カ所にヤッコカンザシの石灰質遺骸が付着しており,

これらの14C年代は前者が3710士130yrBP (HR-476)後者の高度3.1 m

の部分が3670± 150yr BP (HR-477)高度2.1 mの部分が3360±120yr
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BP (HR-489)であった.

太地の鯨博物館前の遊歩道に海食洞を利用したトンネル(Loci8)が

ある・この海食洞内の壁面に,高度4.3-2.3m以下にわたって,表面を

イワフジツボに薄く覆われたヤッコカンザシの石灰質遺骸が付着してい

る・この遺骸群体の上限付近では,年代測定に十分な量が採取できない

ため,高度3.9m以下で試料の採取を行った.フジツボはなるべく除去す

るように努めた.これらの14C年代は,高度3.9mで4770±150 (HR-483) ,

高度3.5 mで4520±70yr BP (HR-337)と4420±150yrBP (HR-375)

(よりフジツボを除去したもの) ,高度3.0mで2620士130yrBP (HR-

484) ,高度2.7 mで2510士IIOyrBP (HR-338) ,高度2.5 mで.1900±

BOyrBP (HR-485) ,高度2.3mで1950±70yrBP (HR-339)となった.

太地から夏山にかけては,砂岩の厚い地層が分布している.この砂岩

を削って,高度1.0-1.4m,幅数10mのベンチが発達している.夏山(

Loc.19)にはこの面の上位に,幅は10m程度の2段のベンチがみられる;-

また,ここには,高度1.0m程度のベンチの下位に,幅数m,高度0.2m前

後のベンチが形成されている(第16図m).

勝浦(Loc.20)付近は泥岩がちの泥岩と砂岩の互層からなっている.

ここには高度0.7-0.9mと高度1.5-1.7mの2段のベンチが発達している.

泥岩が卓越するところでは,ベンチの高度は0.2-0.3印程度低い位置に

形成されている.また,幅狭くではあるが,高度om付近にもベンチが

形成されている(第16図n主　また,この付近の岩礁には,高度2.6mの

位置にヤッコカンザシが付着しており14,年代は2090±70yrBP (HR

343)となった.

宇久井～新宮間は砂岩や砂岩と泥岩の互層からなる,高度0.5-0.8m

で幅100m程度のベンチが分布している.三輪崎の鈴島(Loc.21)では,

27



幅数10m,高度1.0-1.5mの砂岩ベンチがみられる.このベンチ陸側基

部にある海食洞の壁面に,高度3.4-0.8mにかけてヤッコカンザシの石

灰質遺骸が付着している.この遺骸群体は高度2.6m以下では表面がイワ

フジツボに薄く覆われている.この石灰質遺骸からフジツボを除去した

部分の14C年代は,高度3.4mで4450士140yrBP (HR-473)高度2.6m

で3860±190yrBP (HR-474) ,高度1.6mで2410±410yrBP (HR-475)

となった.

(g)潮岬・紀伊大島(第15図f)

この地区には熊野層群の堆積期とほぼ時期を同じくして形成された,

潮岬火成複合岩類(三宅, 1981)や,その後に形成された熊野酸怪火成

岩類(荒牧・羽田, 1965)が分布している.

全体的にベンチの発達は悪く,潮岬燈台付近や出雲などの玄武岩質岩

類分布域に限ってわずかにベンチが認められる.潮岬燈台付近には,ベ

ンチの幅は狭いながら,高度1.5-1.6 m, 2.5-2.8 mの2段のベンチが分

布している・潮岬東方のマキ崎(Loc.22)には,高度0.9-6.5mの間に,

幅10数m程度の4段のベンチが認められる(第16図0).また,出雲付近

にも高度1.5m前後と高度3.0m前後のベンチが所々に分布している.

石灰質遺骸は,潮岬付近をはじめ,各所の岩礁によく付着している.

潮岬燈台北側のLoc.23とLoc.24では高度2.8 m付近の岩礁側面にヤッコカ

ンザシの石灰質遺骸が付着しており　　年代はそれぞれ2330± 170yrBP

(HR-495) , 2290±150yrBP (HR-376)とほぼ同様な年代を示した.

潮岬燈台下のLoc.25では,巨磯で入口を塞がれた海食洞壁面の,高度1.9

mの位置に付着するヤッコカンザシの14C年代は700±70yrBP (HR-342)

であり,その分布高度に比して若い年代を示した.潮岬付近ではこの他

に　Loc.26, Loc.27, Loc.28において,高度2.3-3.2mの間に,約2400-
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3300yrBPといった14C年代を示すヤッコカンザシの石灰質遺骸が採取さ

れた・また,出雲のLoc.29とLoc.30では,それぞれ高度3.1m,高度1.5m

の位置にヤ、ッコカンザシ棲管が付着しており14/年代は3660±150yrBP

(HR-491) , 730士80yrBP (HR-158)となった.紀伊大島にはベン

チがほとんど発達していない上,陸側から近づける海岸が少ないため,

石灰質遺骸などの分布について十分な調査ができなかったが,樫野崎(

Loc.31,では,高度4.2mの岩溝の中にヤッコカンザシの棲管がわずかに

付着しており,これの14C年代は4010±220yrBP (HR-496)という値を

示した・この試料は,波が遡上してくる着港の中で採取されたことから,

岩礁の側壁などに付着している試料と比べて,若干高い高度に棲息して

いた可能性が高い.

(h)新宮～尾鷲(第15図h)

新宮～木本の間は,七里御浜とよばれる砂磯海岸であり,本研究で取

り上げた旧海水準を推定するための指標は分布していない.

木本～尾鷲間には熊野酸性火成岩類の北岩体とよばれる花尚斑岩が分

布している.潮岬地区と同様に,火成岩分布域にあたり,旧海水準を認

定できるようなベンチなどの地形学的海水準指標は,一部を除いてほと

んど発達していない.また,本地域では石灰質遺骸も発見できなかった.

木本の鬼ガ城(Loc.32)では,高度0-30m付近にわたって10段以上のベ

ンチ状の平坦面やノ′ツチ状の窪みが連続的に発達している.このように

多段化したベンチなどは,紀伊半島南部では他のどの地域にも分布して

いないことから,それらのほとんどが,節理などの岩石的な制約による

極めて局所的な要因によって形成されたものと考えられる.しかしなが

ら,高度2.4-3.0m付近に発達する平坦面は,とりわけ連続的に広く分

布しており,旧海水準に対応して形成されたベンチと認定した(第16図
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p).また,波田須(Loc.33)には,幅6m程度,高度1.5-1.8mのベンチ

が発達している.楯ケ崎(Loc.34)や神須ノ鼻(Loc.35)などにも高度

数mの平坦面が分布するが,これらの平坦面は基盤岩の柱状節理に強く

規定されており,発達高度から具体的に旧海水準を認定することは困難

であると考えられる.

(i)尾鷲～紀伊長島付近

尾鷲以北は,御坊付近と同じ四万十累層の日高川層群が分布する.局

鷲から紀伊長島付近にかけて幅数10m以下の小規模なベンチが比較的よ

く分布している.それらの発達高度は,頁岩では高度-0.3　0.1m,

頁岩と砂岩の互層では高度om付近,砂岩では高度0-0.4mといずれも平

均高～低潮位の範囲に分布するもので,これらは現在形成されつつある

ベンチと考えられ,高度数mのところに発達する離水ベンチは分布して

いない.紀伊長島以北には,ベンチはほとんど発達していない.

3 )紀伊半島南部の完新世地殻変動に関する考察

前節で述べた旧海水準指標(ベンチ,石灰質遺骸)の高度を縦軸に,

日ノ御埼からの海岸線距離(第1図参照)を横軸にとって,各地の資料

をグラフに示してみると,第17図のようになる.この図から,紀伊半島

南部におけるベンチの分布は,調査地域の北端部(海岸線距離が30km

以下, 200km以上)においては,高度3.3m以上のベンチは分布せず,ま

た,調査地域より北部には現平均海面付近以上の高度にベンチは分布し

ていないことからも,ベンチの分布高度は南部で高く北部で低い傾動的

な傾向が認められる.また,ベンチは高度1m以下から高度6.5m付近ま

でほぼ連続しており,発達高度の集中度はあまりよくないことが読み取

れる.石灰質遺骸は,調査地域南部のみ(海岸線距離で100-220kmの
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間)に分布しており,高度約0-4mの間に連続的に付着している.しか

しながら,田辺層群分布域に限ってみれば,ベンチは高度0.6-0.8 m,

高度1.8-2.2m,高度3.4-4.0m,高度5.2-6.0 mに,発達高度が集中す

る傾向が見られ,ベンチの形態的特徴,地質条件,石灰質遺骸の14C年代

などの諸条件を総合的に検討すれば,一見発達高度が集中していないよ

うに見えるベンチを,調査地域全体にわたってそれぞれ対比し,紀伊半

島南部の旧海水準高度を復元することが可能であると考えられる.

A.石灰質遺骸の高度と14C年代を指標にして得られた棚寸的海水準

茅根ほか(1987)などが述べているように,ヤッコカンザシの密集帯

上限高度が,精度の高い旧海水準の指標として極めて有効であるとすれ

ば,それらの分布高度と14C年代との関係は,すなわち過去の相対的海水

準変動を示すと考えられる.相対的旧海水準の変動を復元することによ

って,紀伊半島南部の地殻変動の特徴を捉えるために,まず石灰質遺骸

の分布高度と14C年代の関係を明らかにし,それでもってベンチなどの地

形面対比を行うことにする.

採取されたヤッコカンザシ密集帯の上部高度を縦軸にとり,それらの

14C年代を横軸にとってグラフに表した(第18図).国中の上向きの小矢

印の先端は14C年代測定をした試料が属する遺骸群体の上部高度を示し

ている・下向きの小矢印は樫野崎の岩溝中で採取された試料で,採取高

度より下方に旧海水準がある可能性が高いことを示している.茅根ほか

(1987)などによれば,各ヤッコカンザシ群体の上限高度は,それぞれ

が示す14C年代前後における海水準高度をほぼ表していることになるが,

第18図を見ると,ほぼ同年代を示す試料において必ずしも分布上部高度

は一致しておらず,それらのうち最も高位に分布する試料との高度差は
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最大で1.3m,平均0.6m程度である.これはすべてのヤッコカンザシが,

必ずしも棲息上限高度付近のみに密集しているわけではなく,上限高度

以下,下限高度以上の範囲で密集して棲息し得ることに起因していると

考えられる(三浦・梶原, 1983主　また,遺骸群体のうち棲息上限高度

付近の部分が,離水後に脱落した可能性も考えられる.さらに,プレー

ト間地震に伴う隆起と地震間の沈降による比較的小刻みな相対的海水準

の変動も影響していると考えられるが,これについては後で詳述する.

以上のことから,ほぼ同年代を示す試料のうち最も高位に分布するヤッ

コカンザシの群体が,旧海水準高度を示す可能性が高いと言うことがで

きる.本地域においては,完新世後半を通じて,ヤッコカンザシの棲息

環境に大きな変化はなく,各旧海水準に対応して岩礁に付着したヤッコ

カンザシのうち,棲息上限高度付近に密集する遺骸群体が少なくとも1

つは残されかつ採取されたと仮定するならば,禰対的海水準変化の傾向

は,ヤッコカンザシ群体の上限高度を結んでいくことによって,ほぼ第

18図の太破線のように表すことができる.

第18図から,紀伊半島南部では,数100年～千数100年間海水準がほぼ

安定した後,急激に低下するといった海水準変化が,完新世後半におい

て繰り返されてきたことがわかる.これらの相対的に安定した海水準に,

上位からレベルトⅥと名前を付け,それぞれの時期と高度を表にまとめ

た(第1表).レベルIに関しては,この高度・年代に対比される石灰質

遺骸は分布していないが,高度6m前後にベンチが発達していることか

ら,後氷期海進によって海水準がほぼ現在の高さに達したとされる約

6000yrBP (井関, 1983)以降,本地城で得られたレベルIIの最も古い

14C年代である4770±150yr BP以前に,高度6m前後に海水準が安定して

いた時期があったと推定され,これをグラフ中に示した.レベルIの詳し
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い認定方法については次節で述べる.レベルIIに関しては,前述した樫

野崎で採取された試料の高度を考慮して,試料分布上限高度よりやや低

めに旧海水準高度を推定した.

このような海水準の急激な相対的低下は,海水準自身の変動によるも

のではなく,主として陸地の間欠的隆起,すなわち地震隆起に起因して

いると考えられる.それぞれのレベルが相対的に急激な低下を示す時期

は,上位のレベルの最も新しい14C年代と,それより1つ下位のレベルの

最も古い14C年代との間にあるものと推定される.しかしながら,地震に

よって地盤が隆起すれば,ヤッコカンザシの石灰質遺骸群体は離水し,

波浪による侵食に直接さらされなくなるため,地震直前まで成長を続け

ていた遺骸群体ほど,遺骸化石として欠落することなく現在まで残され

ている可能性が高いと考えられる.このことから,地震発生時期を,上

位のレベルの最も新しい14C年代前後に推定した.第18図から,それぞれ

の地震活動(event 6-eventl^の時期は　event6は5500-5000yrBP*

event5は4000-3800 yr BP, event 4は2600-2400 yr BP, event 3は2000-

1800yrBP, event 2は800-600 yrBP, event lは約200yr BP以降に発生し

たものと考えられる. event4に関しては,相対的海面低下量が0.5mと小

さく,ヤッコカンザシによる海水準認定の精度4)を考えると　eventを認

定するには限界に近い億と思われる.しかしながら,後述するヤッコカ

ンザシが採取された地域以外での,ベンチを指標にして認定されたevent

4による相対的海面低下量は1m程度あり, event4があった可能性は高い

と考えられる.なお,第18図では,串本における1946年の南海道地震時

隆起量(0.6-0.7m)の現在(1990年)の残留隆起量を,室戸半島にお

ける吉川ほか(1964)の計算方法を通用して算出すると0.3-0.35mとな

り,この値をグラフ上のほぼOyrBPのところに表した.

33



調査地域の完新世地殻変動は,海水準の相対的変化からみると,米倉

(1968)が紀伊半島南部において,また吉川ほか(1964)が室戸岬にお

いて述べたような,周期約110年で数10cmの残留隆起量が累積していく

等速的隆起ではなく,地震発生周期も隆起量も一定でない不規則な隆起

をしてきたことがわかる.本地域において歴史時代に110年程度の周期

で発生してきた巨大地震のほとんどはプレート間(inter-plate)地震で

あり,地震隆起は地震間の沈降によって差し引きゼロになると考えるな

らば(島崎, 1980) ,プレート間地震による相対的海水準の比較的小刻

みな変動は模式的に第18図の細点線のように示すことができる5).この

ように,数100年～千数100年の海水準が相対的に安定した期間には,厳

密に言えばプレート閏地震による小刻みな相対的海水準の変動が含まれ

ていると考えられ,第18図の太破線で示された旧海水準は,小刻みな変

動の中で最も高い所を結んだものであることがわかる.

以上のような隆起様式の特徴から,完新世旧海水準の高度分布を手が

かりに推定された紀伊半島南部の隆起現象は,プレート境界そのもので

起こるプレート間地震ではなく,プレート陸側斜面に存在する活断層が

活動することによって発生するプレート内(intra-plate)地震(島崎,

1980)による,逆戻りしない変位が累積してきたものと畢することがで

きる.

B.調査地域全体にわたる旧海水準指標の対比

石灰質遺骸が分布しない地域を含めた紀伊半島南部全体の地殻変動の

特徴を検討するため,石灰質遺骸の分布高度と14C年代から推定された6

つのレベル(第1表)を基に,調査地域全体に断片的に発達するベンチ

などの地形学的旧海水準指標(第17図)の対比を試みる.対比の手順は

34



以下に述べるとおりである.

①ベンチ・ノッチなど波食地形の形成環境を支配する要素のうち最も

重要なものは,岩石の抵抗力(地質条件)と波の浸食力(波力)である

(砂札1975).これらのうち,後者に関しては,長期的な観測によっ

て値を求める必要があるが,現段階では本地域内の各地において,その

ような観測は行われていない.従って,本研究では,それぞれの地質条

件の下で,現成と判断できる6)ベンチの平均的な形成高度(第2表)を基

に,計測された離水ベンチの高度から旧海水準を推定した.なお,同一

調査地点付近において,互いに対比されるベンチの高度が若干異なる場

合は7),その平均値を旧海水準と認定した・このような補正を行って,

ベンチ高度から求められた旧海水準には,いくつかの独立した高度の集

中帯が認められる(第17図) .これらの高度の集中帯は,場所によって

多少高度が変化するものの,ほぼ調査地域全体にわたって連続して認め

られ'蝣J.

②本地城が隆起した主要な原因は,紀伊半島沖合いで発生する地震に

伴う地殻変動と考えられることから,変動の波長は,水平距離にしてほ

ぼ10-102km (貝塚, 1989)と推定される.しかしながら,ベンチ高度

を補正して得られた各旧海水準には,水平距離がIO'km以下の,短波長

の高度のばらつきが見られる.これは,第2表のような岩石分類の枠の

中で行った画一的な高度補正では,岩石の粒度や組成は連続的に変化す

るものであり,中間的な性質を持つ岩石に形成されたベンチの場合,正

しく旧海水準を見積れない可能性があるためと思われる.また,前述し

たように,波の侵食力の地域差も,旧海水準高度に比較的短波長のばら

つきが現れる主因の1つと考えられる.さらに,プレート間地震による

相対的海水準の小刻みな変動の影響も考えられる.このようなばらつき
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(誤差)を実証的に補正して,旧海水準をより厳密に復元するには,よ

り詳細なデータの蓄積が必要であろう.本研究によって得られたデータ

から,各旧海水準の地域的な高度変化の傾向を復元するには,ばらつき

を統計的に平均することによって,近似的にそれを求める方法が考えら

れる.このことから,各旧海水準の高度データについて,前後のデータ

を含めて移動平均をほどこした.

③石灰質遺骸が採取された地域内においては,ベンチ高度を補正し,

さらに移動平均して求められた旧海水準の最高値が,石灰質遺骸の分布

高度と14C年代から得られた各レベルの高度(第1表)とほぼ近似し(レ

ベルIを除く) ,それぞれ対比することができた.レベルIについては,

この高度に石灰質遺骸が分布しないため,ベンチ高度のみによって旧海

水準を認定した.

④ベンチが分布しない所や,ベンチ高度から求められた旧海水準高度

が石灰質遺骸の分布高度と調和しない場合には,石灰質遺骸の分布高度

を用いてレベルの認定・修正を行った.

以上の方法によって求められた,各レベルの高度を縦軸に,距離を横

軸に取ったグラフに示すと,第19図のようになる.この図には,測定誤

差を省略した14C年代測定結果(第3表)も記入した.図中の上向きの小

矢印の先端は14c年代測定をした試料が属する遺骸群体の上限高度を示

している.下向きの小矢印は前述した樫野崎の岩薄中で採取された試料

である.

第19図で明らかなように,各レベルとも北に向かって緩やかに高度を

減ずる傾向が,特に調査地城北端部(海岸線距離で50km以下, 200km

以上)において顕著に認められる.各レベルを個別にみると,レベルIは

和深～潮岬間で高度5.8mで最も高く,北に向かって次第に高度を減じて
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いる・レベルIIは潮岬から勝浦付近で最も高度が高く(高度4.1-4.2m)

和深にかけてやや高度が低下するものの,日置付近でやや高度が高くな

り,日置より北側では次第に高度が低下していく傾向がある.レベルIII

は高度3.3mで,調査地域全体にほぼ水平に分布している.レベルIVは荒

船～勝浦間で高度が最も高く(高度2.8m　この間ではレベルIIIと高度

的に接近しているが,これより(北)西側では,次第に高度を減ずる傾

向がある.レベルVは高度分布がレベルIと似通っており,潮岬付近で高

度が最も高く(高度2.0m)北に向かって次第に高度が低下する.レベ

ルVIの高度分布は,レベルIIの高度分布にやや似ており,潮岬～勝浦間

で最も高度が高い(高度0.8m　レベルI～Ⅴに対比されるベンチは,ほ

とんどの地域で,発達の幅が数10mと比較的狭く,分布の連続性も良い

とは言えないが,レベルVIに対比されるベンチの形態は,極めて傾きが

緩やかでかつ幅広く発達しているという特徴があり,紀伊半島南部全域

に連続的に分布している.

C.各eventの隆起量分布パターン

各eventに伴う隆起量の地域的分布をを示したものが第20図である.各

レベルの高度から1つ下位のレベルの高度を差し引いて,各地寅(event)

の隆起量を求め,この図を作成した.レベルVIの高度は　eventlと昭和

南海道地震の残留隆起量が含まれているが,後者の値がほとんどの地域

で未知であるため,これらを分離することは不可能である.このため図

中には, eventl+1946として,両者を合わせた値を示した.

event6では,和深付近で隆起量が約2mと最大であるため,このeventの

震源断層は紀伊半島より南西側にあると推定される. event6は他のevent

と比べ最大隆起量が1.5-2倍程度大きい. event 5では,紀伊半島南東部
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の勝浦付近と南西部の白浜～日置あたりの2カ所において隆起量が大き

くなっていることから　event5には,紀伊半島の南東側と南西側の海域

に震源をもつ2つの地震が含まれてじ1ると可能性がある. event4の隆起パ

ターンは　event6のそれに類似しているが,隆起量は全体的に小さく,

また最大隆起地点はevent6より北に偏った田辺付近にある.これの震源

断層は紀伊半島より南西側にあり　event6に比べ地震の規模が小さかっ

たか,もしくは震源が紀伊半島から遠く隔たっていた可能性がある.

event3では,勝浦付近の隆起量が最大となっており,北西に向かって隆

起量が小さくなるパターンを示す.また,等隆起量線の間隔が他のevent

に比べて広いことから　event3は紀伊半島から距離の隔たった震源断層

の活動による,比較的規模の大きい地震であった可能性が考えられる.

event2は　event6とほぼ同じ隆起パターンを示すが,各地の隆起量は,

event6に比べて小さい.従って,紀伊半島からみた震源の方向はevent6

のそれに類似したものであったと考えられるが,規模や震源の距離は異

なっていた可能性が強い. eventlについては,前述したように,昭和南

海道地震の残留隆起量との分離が難しいため明瞭な隆起パターンがつか

めないが,隆起量は小さいので,他のeventに比べ地震の規模が小さかっ

たか,もしくは震源が紀伊半島から遠かったものと考えられる.

各eventの隆起パターンは, 2つのタイプに分けることができる.すな

わち,半島南西部ほど隆起量が大きい場合(event6, 4, 2)と,半島南

東部の方が大きい場合(event5, 3)である.このように,隆起パターン

は地震によって2つのタイプに分かれるが,いずれの地震も半島南部を

相対的に大きく隆起させているという点では共通している.このような

雨上がりの地震変位が重合した結果,ベンチなどで示・される旧海水準の

高度が,南部で高く北部で低くなっていると考えられる.紀伊半島南部
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の地殻変動は,昭和南海道地震の時にみられた北西側への傾動隆起が累

積しているのではなく,各地震ごとに進行する,それぞれ異なった変動

が累積していると言うことができる.また,紀伊半島西海岸において,

日置以北は地震隆起が直接影響を与えない緩性的変動区とされているが

(米倉, 1968) ,本研究の結果によれば,地震隆起の累積は日置以北に

も及んでおり,米倉(1968)の地域区分とは一致しない.

4)まとめ

紀伊半島南部における完新世地殻変動の様式について以下のようにま

とめられる.

紀伊半島南部においても室戸半島の場合と同様に,従来言われてきた

ような,地震時の隆起一地震直後の急速な沈降-その後次の地震までの

緩慢な沈降といった地震性変動の1サイクルにおける残留隆起量が最大

20cm前後といった比較的小さな地震隆起が, 100-120年を周期として累

積してきたのではなく,最大数mの比較的大きな変位を伴う地震.event

6-1)が,数100年～千数100年に1回起こることによって,逆戻りする

ことなく変位が累積してきたと言える.石灰質遺骸の14C年代値から,各

eventの発生時期は,それぞれ　event6は6000-5000yrBP, event5は4000

-3800 yr BP, event 4は2600-2400 yr BP, event3は2000-1800 yr BP,

event2は800-600yrBP, event lは200yrBP以降であると推定された.ま

た　event5には2つの地震が含まれている可能性があることがわかった.

各eventの隆起パターンの特徴は,半島南西部ほど隆起量が大きいタイ

プ(event6, event4, event2)と,半島南東部ほど隆起量が大きいタイ

プ(event5, event3)とがある. eventlについては昭和南海道地震の残留

隆起量との分離が困難であるため,隆起パターンがを明確にすることが
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できなかった.このことから,紀伊半島南部では,各eventによってそれ

ぞれ隆起パターンが異なってはいるが,南側がより高く隆起する共通の

特徴をもっており,このような変位が累積した結果として,ベンチなど

で表される旧海水準高度が,紀伊半島の南部ほど高く,北部ほど低くな

っているものと考えられる.

注

注1)本研究ではヤッコカンザシ密集帯上限高度がほぼ平均海面を示

すものとして議論を進める.

注2)海成段丘で言えば,汀線アングルにあたる位置.

注3)レベルIを示す14C年代は得られていないが,幅数10m以上(お

そらく当時は幅100m以上あったと思われる)のベンチか形成されるた

めには,少なくとも数100年間かかると考え　eventlの発生年代を5500-

5000yrBPに定めた.

注4)茅根ほか(1987)によれば,ヤッコカンザシによる旧海水準認

定の精度は±0.1mとあるが,地形的条件の違いなどにより,実際はこの

値よりもやや大きくなると考えられる.

注5)プレート間地震による小刻みな海水準変動の振幅のうち,ヤッ

コカンザシ群体の成長やベンチなど岩石海岸の地形形成に実質的に影響

を与える脚昌は,地震隆起量の約3分の1が地震後数年間で急速に回復し,

その後次の地震時まで緩性的に沈降することから考えると(吉川ほか,

1964) ,地震隆起量の2/3程度(昭和南海地震では最大0.4-0.5 m)で

あると推定される.

注6)現平均海面に最も近い高度に発達しているベンチを硯成と判断

した・また,現成ベンチの高度は,なるべく南海道地震時の変位が少な
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い調査地域の北部において計測した.

注7)現在の平均高廟位と平均低潮位との差の範囲内(最大1m)であ

'v>.
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2.室戸半島

1)調査地域の地形・地質概観

室戸半島の大部分は,標高200-1000mの山地からなる(第21図).そ

の分水界は半島の東側に遍在しているため,主な河川は土佐湾に流入し

ており,それらの河口付近,例えば,北部では安芸川,中部では奈半利

川,南部では重津川の河口付近に小規模な沖積平野が発達する.東海岸

においては,沖積平野は,海部,宍喰付近に分布する程度で,甲浦以南

では小規模な河川しかなく,海食崖が直接海に接しているところが多い.

西海岸(土佐湾側)では,海成段丘の発達がよく,室戸岬～手緒におい

ては,標高30-250m付近に,幅数10-数100mを有し, 3-4段に区分で

きる段丘面が連続的に発達している.吉川ほか(1964)は,海成段丘面

の高さは北部ほど低くなると述べている.しかしながら山地の高度は,

段丘面の傾向とは逆に,北部ほど高く,南に向かって低くなる傾向があ

る(太田, 1968) .

室戸半島は,外帯最南部の四万十帯に位置する.四万十帯は,東西方

向の帯状構造をなし,主に四万十累層群からなり,安芸一宍喰を結ぶ安

芸構造線によって四万十北帯と南帯に区分される(勘米良ほか, 1980).

北帯は,ジュラ系～白亜系,南帯は第三系からなっている.その岩相は,

主に砂岩・頁岩の互層からなるフリッシュ相を呈するが,所により磯岩

や凝灰岩がはさまれている.また,室戸岬先端部では,斑糎岩がみられ

蝣¥>.

2)旧海水準認定の指標とその分布

A.旧海水準認定の指標

室戸半島において利用可能な旧海水準指標は大きく2つに分けられる.
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1つは地形学的な指標で,海成段丘内線の汀線アングル(吉川ほか,

1973主ノッチのリトリートポイント(武永, 1968) ,ベンヂ) (砂札

1975;M五1962　高橋, 1975)などの離水披食地形である.もう1つは

潮間帯の岩礁に付着する生物の遺骸群体で,主にカンザシゴカイの棲管

(三浦・梶原, 1983) ,岩石穿孔性貝類またはその生痕(雨宮・大島,

1933)などである・カンザシゴカイの中では,特にヤッコカンザシ(

Pomatoleios kraussii)の密集帯上限高度は,厳密な旧海水準指標として極

めて有効であるという研究がある2) (吉川・茅根1986　茅根ほか,

1987).本地域に分布する石灰質遺骸は,主としてヤッコカンザシの棲

管からなっているが,岩石穿孔性月類,カキ,その他の貝類,サンゴ,

石灰藻,コケムシなどが認められる場合もある.このような石灰質遺骸

は長径数10cm一数m,厚さ数cm～数10cmの群体をなして残存しているこ

とが多い.付着個所は,ノッチの奥やベンチ上の岩の間など,地形学的

旧海水準指標に対応していることが多い.以下にこのような旧海水準指

標の分布について述べる.

B.旧海水準指標の分布

本地域の完新世海成段丘3)は, L卜L3両の3段に分類されている(金

谷, 1978).しかしながら, L3面は断片的に分布するベンチ状の地形と

してしか残されておらず,連続的な地形面として認められるのはLl面と

L2両である(第22図;第23図) .

安芸市街地以北は段丘の分布が不明瞭である.安芸市街地東部の伊尾

木から安田にかけて(第22図a) ,標高6-7mの段丘面(第24図a)が広

く分布しており,唐ノ浜付近では,その幅は500m以上にもなる.金谷(

1978)はこれをL2面としたが,後述する大山岬や下山の岩礁に付着する
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石灰質遺骸の分布高度と14C年代から本研究ではL3面に対比した. L2両

は伊尾木付近に残されており,その海側縁辺部には浜堤状の高まりがみ

られる・金谷(1978)が,唐ノ浜～安田において, Ll面とした山地基部

に細長く分布している地形面は,分布状態および面の傾き・堆積物の特

徴から海成段丘面ではなく,沖積錐や崖錐であると考えられる.大山岬

や下山の岩礁には標高5-7mにカキ,ボーリングシェル,ヤッコカンザ

シ,サンゴの群体が付着しており,上限部のカキの14C年代は1290±60

HR-323) -1515±60yrBP (HR-215)という値を示した.またここに

は,底部の標高が7m前後の海食洞,標高3-4m前後のベンチ・ノッチも

みられる.

安田から田野・奈半利の間(第22図b)においては,段丘面の発達が

よくない上,道路建設などの人工改変によって,旧海水準を認定できる

ような明瞭な汀線アングルは認められない.また,この間にはベンチ・

ノッチなどが発達するような岩石海岸はみられない.田野付近では, Ll

面に対比される,標高6-8mの広い河成面が分布する.須川から加嶺郷

までは,海成段丘と認められるような地形面は残されていない.

羽根岬から書良川にかけては, L2両が連続的に保存されている(第22

図C) ・羽根岬には標高7.4m, 5.7m, 3.6m, 2.0mの4段のノッチ,ベンチ

が認められ,標高5.7mのものはこの付近のL2面の高度に一致する.この

付近にはLl面は分布しないが,最高位ベンチの標高7.4mはLl面高度を示

していると考えられる.また標高3.3-3.4mに付着しているヤッコカンザ

シの14C年代は2340±80yrBP (HR-320) ,標高1.8-2.3mに付着するヤ

ツコカンザシは1720±70yrBP (HR-319)という債を示した.書良川町

立石には標高2.3-2.8mのベンチが発達しており,標高2.0-2.4mのノッ

チ状のくぼみにヤッコカンザシが付着している.これの14C年代は1200
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士60yrBP (HR-214)であった.書良川町市街地付近では,標高約12mの

Ll面も認められる(第24図b, c, d).

行当岬から津呂にかけても段丘の発達がよく　LI面(標高10-12m) ,

L2面(標高7-9m)が明瞭に区分される(第22図d;第24図　-h).脇地

と岩戸の間で,吉川ほか(1964)は,更新世の海成段丘面の高度が急変

することから,この間に北上がりの活断層の存在を指摘した.金谷(

1978)は, Ll面・L2面も,この間で高さが食い違っており,完新世にお

いても,この活断層が活動したと考えている.しかしながら,筆者の調

重では,完新世海成段丘面高度の食い違いは認められなかった(第24図f,

g).これは金谷が, Ll面を切って形成されたL2両に対比される河底面

の高度を, Ll面の旧海水準高度として誤認したためと考えられる.行当

岬付近にはベンチ・ノッチや海食洞がよく発達し,それらは,高度的に

標高6-7m, 3-4mに集中して分布している.石灰質遺骸もこれに対応

して標高6.4-6.9m, 3.4-3.9mに集中して付着している14c年代は,樵

高6.9mのものが2050±70yrBP (HR-318) , 3.8mのものが1515±55yrBP

(HR-218) , 3.4mのものが690±90yrBP (HR-322)であった..これより

下位の標高1.6mのところに付着していた遺骸の年代は730±50yrBPであ

り(HR-308) , 3.4mのものとほぼ同年代を示した.なお,標高17m以上

にも海食洞が認められるが,その形成年代を計測するための試料は得ら

れなかった.

津呂から室戸岬の間においても, Ll面・L2面がともによく発達してい

る(第23図) ・室戸岬に近い坂本付近では, Ll面の標高は10m前後で,

行当岬付近に比べやや低くなっている(第24図i).東海岸の室戸岬～高

岡付近でもLl面(標高11.0m)やL2面(標高8.0m)がよく保存されてい

る(第23図) ・この地区では, L2面の海側末端に,直径数cmの円磯から
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なる比高卜2mの浜堤が認められ(第23図,第24図j) ,場所によっては

浜堤の上に砂丘砂が載っている.室戸岬付近にはベンチ・ノッチなどの

離水波食地形がよく発達している. Takahashi (1974)は,この付近の岩

石海岸を調査し,ベンチやポットホールは,標高8-10m, 4-4.5m, 0m

の3つの高度に集中していると述べているが,今回の調査で,さらに標

高6m前後や2-3mのところにも離水披食地形の発達することが明らかに

なった・石灰質遺骸の付着量は調査地域内で最も多く,また分布上限高

度も最も高い(最高9.0m).

高岡から三津にかけては,高岡付近と同様Ll面(標高10-12m) ,演

堤をともなったL2面偉高8m前後)が発達する(第22図e;第24図k, 1).

金谷(1978)がLl面としたほとんどの部分は,かなりの傾斜を持った崖

錐に覆われており,旧海水準を認定できる汀線アングルが認められると

ころは極めて限られている.三津漁港北側の岩礁では,標高4m前後のベ

ンチがみられ, 4-5mの高度に石灰質遺骸が付着している.その上端の14

C年代は1835±55yrBP (HR-220)を示した.大婆北側の巨岩では,標

高1.3-4.7mに石灰質遺骸が広く付着しているが,この巨岩は転石であり,

石灰質遺骸付着後に移動した可能性がある.

椎名から尾崎にかけては, L2面(標高7m弱)は幅狭くであるが連続的

に認められる・しかし, Ll面は崖錐に覆われ不明瞭になり(第24図n) ,

椎名の集落付近のみLl面(標高10.3m)が認定できる(第22図f;第24図

m) ・ベンチは,標高2m前後　3-4mに集中して発達している.椎名付

近の岩礁には,標高2.9-4.2mに石灰質遺骸が付着し, 1255±75yrBP (

HR-221)という14C年代を示す.

都呂以北では,次第に段丘面の発達が悪くなる(第22図g).淀ケ磯で

Ll面と,浜堤をともなったL2面がよく残されているが,標高はそれぞれ,
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9.2m, 6.8mと室戸岬に比べて低い(第24図0, p).岩礁には標高2-3m

のベンチ・ノッチがよく発達している.都呂付近の岩礁では,標高2.5-

4.0mに石灰質遺骸が付着し, 1330±70 (HR-304) -1750±60yrBP (

HR-311)という14C年代を示す.淀ケ磯南の岩礁では,標高3.0mのノッチ

に付着する石灰質遺骸は, 2355±65yrBP (HR-219)の14C年代を,また,

標高1.7mに付着する石灰質遺骸は, 1460±55yrBP (HR-222)の14C年代

を示す.淀ケ磯以北においては,現海水準より高い位置に旧海水準指標

は認められない.

3)室戸半島における完新世地殻変動に関する考察

A・室戸岬・行当岬における相対的海水準変化と完新世地殻変動

室戸岬や行当岬付近には,調査地域内で最も集中的に旧海水準指標が

分布している.それらの分布には,高度の集中帯がみられることから

(前杢, 1986) ,完新世において,相対的に海水準が安定した時期があ

ったことが推定される.これらの高度分布と14C年代から,海水準の相

対的変化を復元することによって,完新世地殻変動の様式を推定した.

(a)旧海水準の認定とその14C年代

室戸岬付近4)では, LI面, L2面の旧汀線高度は,それぞれ11.0m,

8.0mである.岩石海岸の部分ではL2両の高度に一致する8-9mのベンチ・

ノッチが分布している. Ll面の高度によって示される旧海水準をレベルI

とよぶ.この高さには,石灰質遺骸はこれまで発見されていない.石灰

質遺骸群体のうち最も高位に分布するものの上限高度は,標高8.5-9.0m

に集中しており,これはL2面の高度に一致する.これらで示される旧海

水準をレベルIIとする.これの下位には分布上限高度が6.6-6.7mに集中
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する石灰質遺骸群体があり,これで示される旧海水準をレベルIIIとする.

さらに,標高6.0m前後　3.5-4.0m, 1.0-1.5mに集中する石灰質遺骸群

体があり,それぞれの遺骸群体によって示される旧海水準をレベ;nv,

レベルV,レベルⅥとする.

レベルIIにあたる石灰質遺骸群体は,他の群体とは完全に独立した高

度帯に分布しているが,レベルIII以下を示す石灰質遺骸群体は,累重し

連続的に分布している場合がある.しかし,石灰質遺骸の14C年代によ

ってそれらを区別することは可能である.例えば,室戸岬東側における

特に模式的な旧海水準指標分布地として,小ビシャゴ岩の南側とエポシ

岩の南側があげられる(第23図)が,前者の小ビシャゴ岩南では(第25

図) ,砂岩からなる岩礁にヤッコカンザシの棲管が標高4.6-6.7mにわた

り,最大60cmの厚さで付着している.分布高度からみると,この遺骸群

体はレベルIIIを示す群体と,レベルⅣを示す群体が重なって付着してい

ると推定される・そこで,それぞれの旧嘩水準に対応する石灰質遺骸を

区分するため,この群体をコアドリルで,高度20cmおきに,長さ10cm,

直径1インチのコアサンプルを採取した.さらに,このコアサンプルを

約3cmごとに表面,中間,内側の3つの部分に分け,表面と内側の部分

の14C年代測定を行った.その結果,第25図のように,群体表面では, 14

C年代の隔たりが,標高6.0m前後を境に大きいことが判った.このこと

から前述のように,これより高位の群体がレベルIll,下位の群体がレベ

ルⅣを示すものであると考えられる.なお,レベルⅣを示す群体に注目

すると,その14C年代値は内側から表面に向かって若くなるが(第25図) ,

表面の14C年代は,高度に従い系統的に変化するような傾向は示さない.

このことから,この群体はほぼ一定の海水準に対応して内側から外側へ

累重していき形成されたものであると言える.この付近には,レベルII
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を示す標高8.1mのベンチ・ノッチ,レベルⅣを示す底の標高が5.4mのポ

ットホールがみられる.なお,コアビットの制約で石灰質遺骸群体深部

のサンプルが採敢できなかったため,レベルIIIとレベルⅣを示す石灰質

遺骸群体内部の境界線は確定できなかった.このため,断面図(第25図)

では,境界を推定線として破線で示した.

エボシ岩の南では(第26図) ,レベルIIとレベルⅣを示す石灰質遺骸

群体が互いに異なった高度に分離して付着している.レベルIIを示す石

灰質遺骸群体の上端と下端でそれぞれ3065士90yr BP (HR-156) , 3780

±60yrBP (I現-204)の14C年代億を得た.ここでも同様にコアドリルに

よりサンプルを採取したが,群体が比較的薄かったため基盤岩まで達す

るコアを採取することができた.標高6.0mのレベルⅣを示す石灰質遺骸

の14C年代値は1160士60 (HR-207) -1955±60yrBP (HR-208)であるが,

小ビシャゴ岩南の石灰質遺骸と同様,高度によっで4C年代が系統的に

変化するような傾向はみられず,内側から表面に向かって若くなる傾向

がみられた.このことから標高約4-6mに付着しているレベルⅣを示す

石灰質遺骸は,ほぼ800年間安定した海水準のもとで成層していき形成

された群体といえる.この付近には標高5-6mのレベルⅣに対応するベ

ンチ・ポットホールが分布している.レベルVは,標高3-4mのポットホ

ールの側壁面に付着するヤッコカンザシで示され, 1030±50yrBP (

HR-317)の年代値が得られた.このポットホールはレベルIVを示す石灰

質遺骸群体の一部を削り込んで発達することからレベルⅣではなく,レ

ベルVを示すものである.

認められた旧海水準の高度と14C年代をまとめると,レベルIについて

は,前述のように石灰質遺召刻ま得られなかったが, Ll面構成層中の木片

の14C年代がほぼ縄文海進最盛期に対応する(中村ほか, 1972 ;金谷,
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1978)ことから,段丘形成時期を6000-5000yrBP　井関, 1983) ,その

高度はLl面の汀線アングルの高度から標高11.0mとした.レベルII以下の

旧海水準高度と年代については,石灰質遺骸上限高度の平均値とそれら

の14C年代値から,第4表のようにまとめられる.

(b)相対的海水準変化から推定される完新任地殻変動の様式

室戸岬付近において石灰質遺骸群体の高度と14C年代の関係を示した

ものが第27図aである.図中の上向きの小矢印の先端は14c年代測定を

した試料が属する群体の上限高度を示している.第27図aから,室戸岬で

は,相対的に,数100年間海水準が安定した後,急激に低下すると`いっ

た海水準変化が,完新世において繰り返されてきたことがわかる.この

海水準の急激な相対的低下は,海面自体の変動によるものではなく,陸

域の間欠的隆起,すなわち地震隆起に起因していると考えられる.それ

ぞれのレベルが相対的に急激な低下を示す時期(第27図aの太矢印の位置)

に,地震活動(event6-eventl)があったと推定され　event6は5000-

4000yr BP, event 5は2700-2600yr BP, event 4は2200-2000yr BP, event

3は1100- 1000yrBP, event 2は800-700yrBP, event lは200-yrBPに発

生したものと考えられる.なお,第27図aでは,室戸岬における1946年の

南海道地震時隆起量(l.0-1.2m)の現在(1988年)の残留隆起量は,吉

川ほか(1964)の計算方法で算出すると0.5-0.6mとなるので,この値を

グラフ上のほぼOyrBPのところに表した.

室戸岬と同様に,旧海水準が多く認められた行当岬について,旧薙水

準指標の分布高度と14C年代から,旧海水準の柳寸的変化を推定すると,

第27図bのようになる.ここでは, Ll面, L2面の高度から,室戸岬で認

めたレベルIの高度は11.9m,レベルIIは7.2mと求められる.石灰質遺骸
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群体の分布上限高度とベンチ・ノッチの高度の平均値からレベルIIIは

6.4m,レベルIVは3.7m,レベルⅤは3.2mとなる.レベルⅥを示す旧海水

準指標は見つからなかったが,標高1.6mのところに付着する遺骸は,レ

ベルVに一致する年代を示す(第5表)ことから,レベルⅥの高度は,

1.6mより低かった可能性が考えられ,仮に1.0mとして図中に示した.こ

のように,行当岬においても,室戸岬で認定したレベルトⅥそれぞれに

対応する旧海水準指標が,高さを違えて存在し,室戸岬で推定した各

eventと時期を同じくして地震隆起があったとして矛盾しない.

第27図のaとbを比較すると,レベルI (室戸岬で11.0m,行当岬で11.9m.

以下同順) ,レベルIll (6.6m, 6.4m)　レベルV (3.7m, 3.2m)の高度

は同程度であるが,レベルII (8.7m, 7.2m)とレベルIV (6.0m, 3.7m)

については行当岬の方がl-2m程度低い.また,各地震の隆起量に注目

すると　event5 (2.1m, 0.8m) , event3 (2.3m, 0.5m)については室戸

岬の方が卜2m程度大きいが　event6 (2.3m, 4.7m) , event4 (0.6m,

2.7m)については行当岬の方が2-2.5m程度大きくなっており,各event

における隆起量は必ずしも一致しない.以上のことから, 1回の地震に

伴う変位量分布は,北下がりの単純な傾動運動を示すのではなく,それ

ぞれの地震によって異なった隆起パターンをもっていると考えられる.

室戸岬,行当岬において復元された旧海水準の相対的変化は,室戸半

島が,完新世において吉川ほか(1964)が述べているような周期約110

午,地震1サイクルの残留隆起量0.25mが累積していく等速的隆起をして

きたのではなく,周期も隆起量も一定でない不等速的な隆起をしてきた

ことを示している.本研究で完新世旧海水準の高度分布を手がかりに推

定された室戸半島の隆起現象は,紀伊半島の場合と同様に,プレート陸

側斜面のかなり半島に近いところに存在する低角逆断層が活動すること
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によって発生するプレート内地震による変動が累積してきたものと解す

ることができる.

B.室戸半島の地殻変動様式

地形学的旧海水準指標の高度を縦軸に,室戸岬からの経路距離5)を横

軸にとって,各地の資料をグラフに示してみると,第28図のようになる.

この図から,海成段丘,ベンチ,ノッチなどの高度が,東海岸では北～

北北東,西海岸では北西の方に低くなっていく傾向を読み取ることがで

きる.

石灰質遺骸群体の分布上限と下限高度を,第28図と同じ高度・距離目

盛りのグラフに落とした(第29図上石灰質遺骸の分布上限高度は,莱

海岸(E)では明瞭に北に向かって低くなっていくが,西海岸(W)で

はそのような傾向はみられず,むしろ,大山岬付近では局地的に高まっ

ているように見える.

第28図,第29図に示された旧海水準指標の高度分布からは,旧海水準

高度の全体的な分布傾向は読み取れるが,室戸岬で識別された6つのレ

ベルとの対応関係など詳細な議論はできない.室戸半島全体にわたって

各レベルの高度分布を復元し,地殻変動様式について考察するため,以

下の手順で各データの処理を行った.

①室戸岬を始点にして海岸線をIkmbごとにブロックに区切る.これ

らのブロックに,東海岸の0-lkmはElというようにブロック番号をつけ

る.

②石灰質遺骸の14C年代の違いに注目して,室戸岬・行当岬において

認めたレベルトⅥに対応するレベルを識別し,その高度を推定する.

③それぞれのブロックにおける各レベルの高度を求めるため,各レベ
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ルの石灰質遺骸群体のうち分布高度の高いものを3つ7)抽出し,それら

の高度を平均する.石灰質遺骸群体の数が3つに満たない場合や全くな

い場合は,ボーリングシェルの生痕上限高度　BS) ,海成段丘の汀線ア

ングル高度(T) ,ノッチのリトリートポイント高度(N) ,ベンチの平

均的高度(B)の優先順序8)で各レベルの高度を求める.

④このようにして得られた各レベルの高度を,それらの地域的変化の

傾向を見るため, 3つのブロックを単位とし,それを1ブロックごとず

らして移動平均9)する.

以上の方法によって求められた,各レベルの高度を縦軸に,距離を横

軸に取ったグラフに示すと,第30図のようになる.この図には14c年

代測定結果10)第5表)も記入した.

第30図で明らかなように,東海岸(E)では,各レベルとも北に向か

って高度を減ずる傾向が認められる.しかし,レベルIIは,ブロックE18

-E19付近で,局地的に北側が上がっている.

西海岸(W)ではレベルI, IIともにブロックW14付近までは,ほぼ水

平に近いが,ブロックW15でやや北西側が上がり,それから北西におい

ては急激に高度を減じている.レベルIIIは,データは少ないが,北西に

傾斜している傾向は読み取れる.レベルIV, VはブロックW2からW3に

かけて急に高度を減じているが,それから北西では緩やかに北西に傾斜

する.ただし,ブロックW34以北では,レベルIVは標高6-7mと急激な

高度の上昇を示す.レベルVIについては,データが不足しているため分

布傾向は議論できない.以上のことから,室戸半島東海岸,西海岸では,

各レベルは,局地的な変動を除けば,全体的に北側に向かって高度が低

くなり,吉川ほか(1964)や金谷(1978)が述べた,傾動隆起の傾向は,

見かけ上認められると言える.
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酒井(1986, 1987)は,空中写真判読や地学的証拠から室戸半島内に

南北から北東一南西方向で,東～南東落ちの数多くの活断層が存在する

ことを指摘している.ブロックW34は安田付近にあたるが,ここでは安

田川に沿う,北東一南西方向の長さ10数km,比高200-300mの,南東向

きの直線状崖,ブロックW14では東ノ川沿いの北東一南西方向の長さ10数

kmの直線状谷や鞍部列が,空中写真判読によって認められるので,そこ

に活断層が存在する可能性があると考えられる.前者の崖の位置には,

酒井(1986)も活断層の存在を推定している.このことから,完新世段

丘高度の,全体的北傾斜の傾向とは異なる,局地的な北側上がりの高度

不連続は,室戸半島内の南東落ちの内陸活断層の変位によるものと考え

ることができよう.ブロックE18-別9においても,このような北上がり

の変位が見られるが,顕著なリニアメントは認められず,活断層の存在

は不明確である.しかし,ブロックW14を通るリニアメント(直線状谷)

の延長上にブロックE18-E19が位置しており,両海岸ともこの位置にお

いて,レベルIIより上位に北上がりの変位が認められることから,ブロ

ックW14からブロックE18-M9付近に続く,南東落ちの活断層が存在す

ると考えられる.このような,室戸半島内に存在する,完新牡海成段丘

を変位させた活断層が,南海トラフに沿った海域に震源を持つ巨大地震

とは別に,単独に活動を繰り返しているとすると,その証拠として,隆

起側に相対的沈降側とは対比されない海成段丘が形成されるはずである

が,そのような証拠は認められない.このような点に注目すれば,これ

らの活断層は, 1923年に発生した関東大地震に伴って変位した延命寺断

層(活断層研究会, 1980)のように,沖合いで起こる巨大地震に伴って

同時期に活動する断層である可能性が考えられる.
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C.各eventにおける隆起パターン

各eventに伴う隆起量の地域的分布をを示したものが第31図である.各

レベルの高度から1つ下位のレベルの高度を差し引いて,各地震,event)

の隆起量を求め,この図を作成した　event5はデータの数が少ないため,

まずレベルIIからレベルIVをさしひいてevent5とevent4の合計隆起量を求

め,さらにその合計隆起量から,あらかじめ作成しておいたevent4の等

隆起量線図から読み取った値を差し引いて隆起量を求めた.レベルVIの

高度は　event lと昭和南海道地震の残留隆起量が含まれているが,後者

の値がほとんどの地域で未知であるため,これらを分離することは不可

能である.このため図中には, eventl+1946として,両者を合わせた値で

表現した.

event6では,行当岬付近で隆起量が最大となっているので,この震源

断層は室戸半島より西側にあると推定される. event6は他のeventと比べ

隆起量が大きいことから,震源との距離が比較的近かったか,もしくは

地震の規模が大きかった可能性が考えられる. event5では,吉良川から

淀ケ磯にかけて北東一南西方向に細長く隆起の極が現れ,そこから離れ

るにしたがって隆起量が減るといった特徴ある隆起パターンが現れた.

これは前述した書良川付近のブロックW14から大木付近のブロックE18

-E19にかけてのびる直線状谷沿いに発達する北東一南西方向で南東港

ちの活断層がevent5に伴って活動したためと考えられる.この活断層に

沿う,幅10km程度11)の細長い隆起帯以外の地域では,隆起量は半島南東

部ほど大きくなる傾向があり, event5は,室戸岬より東側の海域に震源

をもつ沖合い巨大地裏であると推定される. event4の隆起パターンは,

event6のそれに類似しているが,隆起量はどこでも半分程度である.こ

れの震源断層は室戸岬より西側にあり　event6に比べ地震の規模が小さ
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かったか,もしくは震源が室戸岬から遠く隔たっていた可能性がある.

event3では,室戸岬付近の隆起量が最大となっており,北西に向かって

隆起量が小さくなるパターンを示す.しかし,・大山岬付近では,局地的

に大きく隆起∴している.大山岬から行当岬までデータがなく,等値線

のつながり方がつかめないため,大山岬以北にはデータのみ記入した.

この局地的隆起は,ブロックW34の安田付近を通る北東一南西方向で南

東落ちの活断層が　event3に伴って,あるいはevent4とevent3の間に活

動したためと考えられる. event2は　event3とほぼ同じ隆起パターンを

示し,各地の隆起量も似ている.従って,震源の位置,地震の規模とも

event3のそれに類似したものであったと考えられる. eventlについては,

前述したように,室戸岬以外の地区では,昭和南海道地震の残留隆起量

との分離がむずかしいため明瞭な隆起パターンがつかめないが,隆起量

は小さいので,他のeventに比べ地震の規模が小さかったか,もしくは震

源が室戸岬から遠かったものと考えられる.

各eventの隆起パターンは,半島南西部ほど隆起量が大きい場合と,辛

島南東部の方が大きい場合があるが,いずれの場合も半島南部の方が相

対的に隆起量が大きい傾向がある.このように,隆起パターンはそれぞ

れ異なるものの,半島南部を相対的に大きく隆起させる地震変位が重合

した結果,海成段丘などで示される旧海水準の高度が,南部で高く北部

で低くなっていると考えられる.すなわち,室戸半島全体の地殻変動は,

昭和南海道地震の時にみられた単純な陸側(北側) -の傾動隆起が累積

しているのではなく,各地震(event6-eventl)ごとに,それぞれ異な

った変動が累積していると言える.また,沖合いで発生する巨大地震に

連動して半島内部にある北東一南西方向の陸上活断層が活動し,局所的

な異常隆起が生じることもあるらしい.
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4)まとめ

室戸半島における完新世地殻変動の様式について以下のようにまとめ

られる.

従来言われてきたような,地震時の隆起一地震直後の急速な沈降-そ

の後次の地震までの緩慢な沈降といった地震性変動の1サイクルにおけ

る残留隆起量が最大20-30cmといった比較的小さな地震隆起が周期的に

累積してきたのではなく,最大数mといった大きな変位(event6-eventl)

が間欠的に起こってきたといえる.石灰質遺骸の14C年代値から,各

eventの発生時期は,それぞれ　event6は5000-4000yrBP, event5は2700

2600yr BP, event 4は2200- 2000yr BP, event 3は1100- 1000yr BP,

event2は800-700yr BP, event lは200-yr BPであると推定された.

各eventの隆起パターンは　event6, event4は半島南西部ほど隆起量が

大きく、 event5, event3, event2は半島南東部ほどそれが大きい. eventl

についてはデータが少ないため,パターンが明確に現れなかった.この

ことから,室戸半島では,北側-の単純な傾動隆起が累積しているので

はなく,各eventによって,それぞれ異なった隆起パターンをもつ変位が

累積し,結果として海成段丘などの旧汀線の高度が,南部ほど高く,北

部ほど低くなっていると言える.また,局所的な異常隆起が認められる

場合があるが,それは沖合いで発生する巨大地震に連動した,室戸半島

内部の陸上活断層の活動と関係している可能性がある.

注

注1)ベンチの形成高度については様々な議論があるが,本研究では

砂岩ベンチは平均高潮位,泥岩ベンチは中等潮位に形成基準面があると
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いう高橋(1975)の見解に従って旧海水準高度を推定する.

注2)岩の間では波の遡上により,海水準よりかなり高い位置でも生

息するものがあるので,細い岩の間に付着しているものは,本研究の対

象から外すことにする.

注3)以下"段丘"とば'完新世海成段丘"のことを指す.

注4)室戸岬から北東へ約2kmの間の海岸.

注5)室戸岬を始点とした国道55号線の経路距離.

注6)ブロックを数100m単位で区切ると1ブロック内の旧海水準指標資

料が少なくなりすぎ,数km単位で区切ると隆起傾向の地域的変化が現れ

にくくなるため, lkmで区切った.距離は国道55号線の経路距離である.

注7)ヤッコカンザシなどの海岸動物の場合,生息上限高度が海水準

を示し,下限高度は一定ではないという性質上,離水後に群集上限部の

脱落などが生ずると,見た目上の上限高度は実際の海水準より低い位置

をしめすことになる.従って,同じ14C年代幅にはいる石灰質遺骸なら

ば高位にあるものほど旧海水準を示す可能性が高いと言えることから,

地形条件による生息上限高度の誤差も考慮して高位から3つをデータと

して採用した.

注8)生物的な指標がより精度が高いと見なしてボーリングシェルの

生痕上限高度を第1番目とした.ベンチについては,それが形成される

高度について様々な議論があるため優先順位を最後とした.海成段丘の

汀線アングルとノッチのリトリートポイントは順位がつけにくいが,岩

質に影響を受けやすいと思われるノッチのリトリートポイントを後にし

た.

注9)平均値から得られた旧海水準高度は,各ブロックのローカルな

影響(地質・地形・波高など)が含まれていると思われ,それを除いて
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地殻変動の全体的傾向を見るために移動平均した.

注10)本地域では他の研究者によってすでにいくつが4C年代が得ら

れており,これらのデータも含めて舞4表に示した.ほとんどのデータ

は本研究の結果に調和しているが,若干調和しないものもある.石妖質

遺骸に関しては14C年代測定実験における前処理の方法,高度の測量方

法,試料採取の方法などが著者の方法と異なるため,既存の14Cデータ

は各種の考察を行う際には取り上げなかった.

注11)断層面の傾きやセンスによって活断層の変位が及ぶ範囲は異な

るが, SanFernando地震(1971年　California, M-6.4)の事例(池田・

米倉, 1979)などから,断層から10km程度を活断層による局地的隆起の

範囲とみなした.
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3.足摺岬周辺

1)調査地域の概観

本地域は,標高600-900m程度の山地が主体をなし,沖積平野は四万

十川河口部の中村付近や山間部の窪川付近にわずかに分布するのみであ

る(第32図上　入野,大岐には,海岸砂丘によって内湾が閉じられて形

成された狭小な平野が発達している.沿岸部には,幅狭くではあるが,

更新世の海成段丘が,連続的に分布している.最も連続性がよい海成段

丘面の発達高度は,足摺岬付近で60-90m,四万十川河口付近で30-

50m,土佐清水付近で30-50m,入野付近で20-30mとなっており,海溝

に近いほど高度が高く,傾動隆起の傾向が認められる.

本地域は,西南日本外帯最南部の四万十帯に位置しており,土佐湾側

の海岸部は,始新統～漸新親,山地部では白亜系の四万十層群からなる.

岩質は,砂岩,頁岩,及びその互層からなるが,足摺岬付近は花繭岩か

らなっている.

2)海岸地形の記載

A.興津～佐賀

窪川町興津には,幅数mの現成ベンチが発達している.頁岩に形成さ

れたベンチは中等潮位　0.4mの高度に分布しており,砂岩に形成された

ベンチはこれより数10cm高い位置に発達している.興津から佐賀までの

海岸は,ほとんどが垂直的な海食崖からなっており,顕著なベンチ・ノ

ッチは認められない.佐賀以北には離水ベンチは分布しない.また,輿

津以北は,須崎まで,現成ベンチもほとんど分布していない、(Takahashi,

1974) .

Bノ佐賀～四万十川河口
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佐賀の佐賀公園下や厳島には,標高0.7-1.1mと2.4-2.9mに, 2段の砂

岩に形成されたベンチが発達している(第33図a).土佐白浜駅の北約

500mに位置する岩礁には,標高2.2-2.3mにベンチ状平坦面がみられ,

その岩礁側面に,標高2.0-2.7mにわたってヤッコカンザシの遺骸群体が

付着している(第33図b) ・この群体上部の14C年代は4800±70yrBP

HR-293)であった.

佐賀南部～井の岬にかけては, 200m以上の幅をもつ広いベンチが,標

高0.5-1.2mに,発達する.砂岩に形成されたベンチは頁岩に形成された

ベンチより高く発達している.伊の岬には,標高3.2mに,砂岩に形成さ

れたベンチが発達している.その北側の岩のくぼみには,標高1.1mにヤ

ツコカンザシの遺骸群体が付着している(第33図C).この群体の14C年

代は1770±60yrBP (HR-292)であった.井の岬から入野にかけての海

岸には,中等潮位付近に現成ベンチが発達する.

入野には新旧2列の砂丘があり,その背後には沖積平野が発達する.

この沖積平野には標高4-6mの低位段丘が分布しているが,段丘構成層

の確認はできなかった(第34図).入野の南では,田野付近や双海付近

などに,標高2.1-2.6mの離水ベンチと,それを取り巻く硯成ベンチがわ

ずかに分布している.

C.四万十川河口～大岐

四万十川河口から下ノ加江川河口にかけては,標高0--0.2mに,幅数

10mの頁岩に形成されたベンチが連続的に発達している.このベンチは,

発達高度から硯成のものと考えられる.下ノ加江川河口南部の久万地～

久百々にかけての海岸には,標高1.7-1.8mの砂岩に形成されたベンチと,

標高1.1m程度の頁岩に形成されたベンチが分布している.発達高度が平

均高高潮位(M.H.W.S.T.)を越えていることから,これらは離水ベン
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チである可能性が高い.このベンチ上にはヤッコカンザシの遺骸がわず

かに付着しているが14C年代を計測するのに必要な量は採取できなか

った・久百々の南には,標高0.3-0.7mの頁岩に形成されたベンチ,標高

2.3mの砂岩に形成されたベンチが分布している.

大岐には,入野にも見られたような,砂丘とその背後に分布する沖積

平野がやや小規模に発達している.大岐では段丘は認められず,山地基

部に沖積錐が分布している.

D.足摺半島

足摺半島先端部のベンチの発達は,花南岩地域に集中している.

足摺岬北部の赤婆には,標高3.3-3.9mの離水ベンチがみられ,海食崖

基部にはノッチが発達している(第33図d).

足摺岬西部の白山洞門付近には,標高2.1mと3.3-4.0mの2段のベンチ

が明瞭な海食崖で区分され,発達している(第33図e).

白山洞門西側の長婆には,標高3.7-4.0mの極めて平坦な,幅数10mの

ベンチが発達している.ベンチ上にはプール状の窪地や,ノッチが発達

している(第33図r).スボノロ鼻には,標高4.8-5.0mにベンチ・ノッ

チが分布する・女城鼻には,帽50m以上,標高2.7-4.0mのベンチと,幅

5m程度,標高4.7mのベンチが明瞭な海食崖で区分され発達している(第

33図g).これより高位の標高6.5-6.9m、及び9.0-10.5mに平坦面が認

められるが,極めて局地的にしか分布していない.また,高位の平坦面

は,形状が極めて新鮮であることから,人工的に石を切り出した跡であ

る可能性がある.

足摺半島西端の臼ハエには,標高4.5-5.5mのベンチが認められるが,

その形状は,節理に制約されて起伏をもっている(第33図h).

E.長崎～叶崎
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土佐清水南部の長崎には,中等潮位付近に形成された幅100m程度の現

成の頁岩に形成されたベンチと,幅数10m,標高1.7-2.0mの離水した頁

岩に形成されたベンチが認められる(第33区Ii).この離水ベンチの形状

はきわめて平坦である.

土佐清水の清水港奥には,南海道地震時に隆起したとされる唐船島の

隆起ベンチ(沢札1951)がある.このベンチは,砂岩・頁岩の互層を

切って発達しているもので,標高は0.3-0.5m程度である.

足摺港から千尋崎までは幅数10-100mの現成ベンチが分布する.千尋

崎西部の見残し海岸には,標高1.9-2.4mに極めて平坦な砂岩に形成され

たベンチが発達している(第33図j).これと同様な形態を持つベンチは,

竜串や弁天島など陸も分布している.竜串ではこれより低位の標高0.9m

に,幅数10mの頁岩に形成されたベンチが発達している.

さらに西方の鳥ノ婆付近には,標高1.8-1.9mの砂岩に形成されたベン

チ　2.7-3.lmの頁岩に形成されたベンチが幅狭くではあるが連続的に分

布している.また,標高2.2-2.4mにヤッコカンザシやボーリングシェル

の遺骸が付着しており,この14C年代は,ヤッコカンザシの遺骸が2730

±80yrBP (HR-181]　貝殻は2430±180yrBP (HR-182)であった

(第33図k) .鳥ノ婆から叶崎までは標高2-3mの離水ベンチが連続的に

分布するが,叶崎より西方には,中等潮位付近に分布する現成ベンチの

みが分布する.

3 )足摺岬周辺の完新世地殻変動に関する考察

ベンチの発達高度について,高橋(1975)は,乾湿破壊を主体とする

頁岩(泥岩)のベンチは中等潮位付近,表層部の摩耗侵食を主体とする

砂岩のベンチは平均高潮位付近に形成されると述べている.高橋(1975)
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の研究は,足摺岬周辺と同じ四万十帯に属する,宮崎県日南海岸で行わ

れたもので,この基準に従って,本地域の離水ベンチから旧海水準高度

を推定する.足摺岬付近は花繭岩であるが,花尚岩の岩石物性は頁岩よ

り砂岩に近い(地学団体研究会地学事典編集委員会, 1970)ことから,

花南岩ベンチは砂岩と同じように,平均高潮位付近2)に形成されるもの

と仮定して考察する.

本地城に分布する旧海水準指標としての生物遺骸は,おもにヤッコカ

ンザシである・ヤッコカンザシの生息上限高度について,茅根・吉川(

1986)や茅根ほか(1987)は,棲管密集帯上限高度は,ほぼ中等潮位3)

にあると述べている.本研究では,採取された試料数が少なく,細い岩

溝などに付着していれば,波の遡上によって,分布上限高度は高くなる

など,付着位置の地形条件によっては厳密に中等潮位と認定できない場

合があるため,ベンチ高度から推定された旧海水準に対応させ,旧海水

準の年代資料として利用するものとする.

第35図は,前述の基準に従って,ベンチの高度から旧海水準を推定し,

それらを,足摺岬を基点とした,南海トラフの海溝軸の一般走向に直交

(N35- W)する線に投影したものである.

足摺岬付近では,旧海水準は,標高4.6, 3.5, 1.8m付近に集中して推

定され,これらの位置に海面が相対的に安定していた時期があったと考

えられる.

鳥ノ婆と下ノ加江では,旧海水準は,標高3.1, 1.7, 0.8m付近に集中し

て推定される.標高2. 2-2.4mで採取された生物遺骸は,標高3.1mに海

面があった時期に形成されたものと考えられ4) ,その時期は, 14C年代か

ら　2400-2700yrBPの間であると推定される.

佐賀付近では,旧海水準が,標高2.3mtl.0m付近に集中して推定される.
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標高2.0-2.7mで採取されたヤッコカンザシの遺骸群体は,分布高度から,

標高2.3mに海面があった時期に形成されたものと考えられ,その時期は,

14C年代から, 4800yrBP前後と推定される.また,標高1.0-1.lmで採取-

されたヤッコカンザシの遺骸群体は,分布高度から,標高1.0mに海面が

あった時期に形成されたものと考えられ,その時期は14c年代から,

1770yrBP前後と推定される.

14C年代に基づいて,鳥ノ婆・下ノ加江地区と佐賀地区の旧海水準とそ

の年代を比較すると,佐賀地区の標高2.3mの旧海水準は4800y. B.P.を

示しているのに対し,鳥ノ婆・下ノ加江地区の標高3.1mの旧海水準は2430

-2730yrBPを示している.佐賀の標高2.3mの旧海水準に対比される海水

準は,鳥ノ婆・下ノ加江地区においては,標高3.1mより高位に位置してい

るものと推定されるが,それを示す証拠は残されていない.また,佐賀

地区の標高1.0mの旧海水準は1770yrBPを示し,鳥ノ婆・下ノ加江地区の,

標高3.1mの旧海水準より若い年代を示すことから,標高3.1mより下位の,

標高1.7mの旧海水準に対比されるものと考えられる.

14C年代から,時期が明らかになった旧海水準を対比した結果,各時

期の旧海水準の高度は,足摺岬(海溝)からの距離が遠くなるほど,低

くなる傾向が認められる.このような傾動隆起の傾向は,南海道地震時

にも認められた(沢村, 1951) (第36図).地震時のこのような隆起傾

向が,完新世後期に形成された隆起ベンチの発達高度と相似することか

ら,足摺岬を中心とする地域が隆起してきたのは,南海トラフに沿った

土佐湾沖合いで発生する地震,特にプレート内地震に伴った地殻変動に

起因していると考えられる.

年代の得られなかった足摺岬地区の旧海水準を,このような傾動隆起

の傾向から,他の地区の旧海水準と対比できる.佐賀地区の標高1.0mの
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旧海水準は14C年代から,鳥ノ婆・下ノ加江地区の標高1.7mの旧海水準

に対比される.この旧海水準の傾動率は,南上がり約0.005%であり,こ

れを外挿すれば,足摺岬付近では,この旧海水準は標高2.3mと推定され

る.足摺岬では,この推定高度に近い旧海水準は,標高1.8mであり,こ

れが上記の旧海水準に対比されると考えられる.また,足摺岬付近での

標高4.6mと3.5mの旧海水準は,相対的高度関係から,それぞれ,佐賀地

区の標高2.3m,鳥ノ婆・下ノ加江地区の標高3.1mの旧海水準に対比される

と考えられる,

14C年代と相対的高度関係を指標に,それぞれの旧海水準を対比した

結果, 4つの旧海水準が認定された.それらに,上位からレベルI, II,

Ill, IVと名前をつけ,各地区での高度を第6表にまとめ,第35図に記号

で示した.

ベンチなどの披食地形が形成されるには,ある程度長期的な海水準の

安定が必要と考えられる.本地域でみられるように,ベンチの発達高度

に,段階的な集中帯が認められるような場合は,海水準が,安定と急激

な相対的低下を繰り返してきたと考えられる.海水準の急激な相対的低

下の原因として,本地域においては,前述したように,地震隆起の可能

性が極めて高い.

急激な相対的低下のそれぞれが,独立した地震隆起に対応するものと

考えれば,前述の4段のベンチの高度集中帯(レベルトIV)のそれぞれ

の高度差は,それを引き起こした地震(event4-eventl)の地震隆起量

を示している.レベルIからレベルIIに海水準を相対的に低下させた地震

をevent4,レベルIIからレベルIIIに海水準を相対的に低下させた地震を

event3,レベルIIIからレベルIVに海水準を相対的に低下させた地震を

event2,レベルIVから現海水準5)に相対的に低下させた地震をevent lと
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して,第7表に各地区での地震隆起量をまとめた.

これらのeventは,南海道地震と同様,足摺岬付近のみならず,周辺諸

地域にも地殻変轡き起こしているはずである・軍戸半島に分布する隆
起ベンチ,完新世海成段丘,石灰質遺骸などの分布高度及び14C年代か

ら,完新世後期おいて,同地域では　event6-1の6回の地震隆起があっ

たことがわかった.土佐湾をはさんで東側に位置する室戸半島を隆起さ

せた地震と足摺岬付近を隆起させた地震との対応関係を14c年代と隆

起パターンに注目して検討してみる・室戸でのevent6 (5000-4000yr

BP),event4 (2200-2000yrBP)は,室戸半島の西海岸でより大きな隆起を

引き起こしたことから,震源は室戸半島西方海域にあると推定される.

これらの地震によって,足摺岬周辺も隆起した可能性が考えられる.午

代的にみると,これらは,足摺でのevent4, event3にそれぞれ相当する

可能性が高い.足摺地域における他のeventについては14c年代に関す

る資料が不足しており,現段階では室戸半島の地震隆起と明確に対比す

ることはできない.

足摺のevent4 (室戸のevent6)足摺のevent3 (室戸のevent4)の隆起

パターン(第37図)から,これらの地震の震源は,海溝より陸側の土佐

湾内にあるものと推定される.地震の発生場所から考えると,海溝側に

突出した半島部を隆起させてきた地震は,プレート境界で発生するプレ

ート問ではなく,プレート陸側斜面上の活断層の活動によって発生する

プレート内地震(島崎, 1980)である可能性が考えられる.

4)まとめ

高知県南西部の足摺岬を中心とする地域に分布する海岸地形,及び石

灰質遺骸の14C年代から,完新世後期の地震性地殻変動について考察し
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た結果,以下のような結果が得られた.

①離水ベンチの分布は佐賀以南,叶崎以東に限られており,それらの

発達高度には,海溝から離れるに従って低くなる傾動的隆起傾向が認め

られる.

②離水ベンチの垂直的分布には, 4段の高度集中帯が認められ,これ

らの高度から旧海水準(レベルI-IV)が認定された.

③旧海水準を間欠的に変化させた原因として, 4800yrBP以降　event4

-1の4つの地震隆起が考えられる.

④各eventの中で　event4, event3は,発生時期,隆起パターンの傾向

から,室戸半島を隆起させた地震のうちevent6, event4に,それぞれ対

比されるものと推定される.

注

注1)土佐清水港の平均高高潮位(M.H.W.S.T.)は0.8m程度である.

注2)茅根・吾川(1986)は,ヤッコカンザシの密集帯上限高度は,

中等潮位+10±10cmの範囲にあるとしている.

注3)土佐清水港の平均高潮位(M.H.W.L.)は, 0.5m程度である.

注4)ここでは,ノッチ状のくぼみに付着しているため,ヤッコカン

ザシの生息上限高度は中等潮位より高位には生息しないが,中等潮位よ

り低位には生息する可能性は考えられる.よって,この遺骸の分布上限

高度は,標高2.4mであるが,下位の標高1.6mの海水準に対応して形成さ

れたと考えるより,標高3.1mの海水準に対応して形成されたものと判断

した.

注5)実際には,レベルIVから南海道地震に伴う残留隆起量を差し引

いた債が　eventlの隆起量となる.
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4.宮崎平野

1)調査地域の地形・地質概観

宮崎平野は,西南日本外帯の四万十帯に位置する.平野の北西側を九

州山地に,南側を鰐塚山地に接し,東は日向灘に臨む.九州山地と鰐塚

山地の大部分は,白亜紀～前期中新世の四万十層群から構成される.辛

野北方の尾鈴山塊は,中期中新世の尾鈴山酸性岩類よりなる.宮崎平野

には新旧の海成段丘が発達し,第四系の段丘堆積物の基盤は,主として

後期中新世～鮮新世の浅海性砂据互層の宮崎層群である(首藤, 1952).

2)完新世地形面の区分と特徴

A.地形面区分

完新世段丘が模式的に発達する-ツ瀬川河口北方の富田浜から,宮崎

平野の南方に位置する青島までの間の海岸地域について(第38図) ,現

地調査および空中写真の判読を行った結果,調査地域の完新世の段丘面

は,その分布高度と連続性から4段に大別でき,それぞれの段丘面は比

高数mの段丘崖によって隔てられていることがわかった. 4つの段丘面

は, -ツ瀬川河口右岸の佐土原町下田島付近に模式的に発達しているこ

とから,これらを高位より下田島I面,下田島II面,下田島III面,下田島

Ⅳ面と呼ぶことにする(第39図).また,段丘面上には,第39図に示す

ように砂堤(浜堤) ,砂丘,堤間低地,旧潟湖,旧河道,氾濫原,自然

堤防などの様々な微地形が発達しており,これらを詳細に分類すること

が,地形発達史を明らかにする上で重要な鍵になると考えられる.

B.完新世地形面とその構成層の特徴

(a)下田島I面

下田島I面は,調査地域北端の新富町富田浜から-ツ葉海岸,および宮
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崎平野南方の青島付近にほぼ連続的に分布する(第39図上-ツ葉海岸

の下田島I面上には, 6列の細長い砂場列とその陸側の幅広い旧潟湖など

の微地形が分布する.砂場の発達がよく,その数は下位の面に比べ多い.

砂場の頂部は海抜10-15mに達し,旧潟湖からの比高は最大5m,長さ

9km以下,幅300m以下で,現海岸線に平行LNNE-SSW方向-伸長して

いる.砂堤の一部は,それと交差する河成面によってたち切られている

ことがある.また,最も海側の砂場は海食により半分ほど削ぎとられて

いる(第40区l).

旧潟湖は,帽2.5km以下で平坦な低地である.旧潟湖の規模は下位の

面に比べて極めて大きい.この旧潟湖底は背後の丘陵の開析谷の谷底に

連続する.石崎川流域では,旧潟湖の中に,後からの埋積を免れた2-

3列の砂場の断片が認められる(第39図,第40図).これらは,旧潟湖

の海側に発達する多数の砂場列が形成される以前に存在し,海岸線が前

進し潟湖の中にとり残されたと考えられる.

宮崎平野の商に位置する青島付近には　3-4面の完新世段丘面が分布

し,この内,最高位の面には, -ツ葉海岸の下田島I面と同様に砂堤と旧

潟湖が発達する.後で述べる14C年代測定の結果から,この面も下田島I

面に対比される.

下田島I面の河成面は,大淀川や-ツ瀬川に沿って分布している(第39

図上海成面に載る砂場との区別は形態的に容易であるが,旧潟湖との

境界には崖などはなく一連の地形面として認識される.下田島I面の河成

面は,下位の段丘に比べ,自然堤防があまり発達せず比較的平坦である.

構成物は砂や円磯などの租粒なものを主体とする(知2図　Loc.24, 25)

以下に,下田島I面とそれを覆う堆積物の特徴を述べる.

fl'l出目沿い
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-ツ菓海岸に河口をもつ石崎川の流域では,河川改修が大規模に行な

われ,その両岸に下田島I面の構成層を連続的に観察できた(第41図) .

石崎川の連続露頭のうち,最も上流側の佐土原町浮橋付近(第41図;

第42図のLoci -8)は,旧潟湖の比較的内陸側に位置する.ここでは,

河床から海抜4mまで厚さ2m以上の層理のない青灰色シル上質中粒砂か

らなっている.この砂層中には,多量の貝類の化石(第8表)のほか,

カニ類(ヤマトオサガニMacrophthalmusjaponicus)の化石,ゴカイ類の

糞と考えられる団子状の砂の塊が連なる生痕,植物遺体が含まれている.

特に,月化石は保存がよく,二枚貝では砂層最上部に掃き溜められてい

るものをのぞくと二枚揃って産出することが多いことから,これらの月

化石は堆積後あまり移動していないと考えられる.

さらに,この海成層を覆って厚さ2m以下の淡桃灰色ガラス質火山灰層

が見られる.この火山灰層は,斜交層理をよく発達させることから水中

堆積と考えられる.本火山灰は,バブル型火山ガラス片を主体とし,ガ

ラス片の一部は褐色に着色されている.この火山ガラスの屈折率のモ

ードは1.509-1.515である.また,重鉱物には単斜輝石と斜方輝石が含ま

れている.これらの特徴から,本火山灰は鬼界カルデラ火山起源のアカ

ホヤ火山灰(K-Ah) (町田・新井, 1978)に対比される.周辺で認めら

れる風成のアカホヤ火山灰層の厚さは50-30cmであるのに比べ本Loc.の

火山灰層はきわめて厚いことやその層相から,アカホヤ火山灰の水中二

次堆積物と考えられる・その中には,しばしばアラカシQuercusglaucaの

菓・幹・種子など多量の植物遺体が薬理にそって含まれていたり,それ

らの印象化石が認められる.アカホヤ火山灰の降灰は陸上の植生に大き

なダメージを与えたことは十分考えられる.これらの植物遺体は,降灰

により枯死した植物がアカホヤ火山灰とともに流水などにより,海に流
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れ込んだものと推定される.

アカホヤ火山灰は,さらに厚さ3m以下の砂層またはシル上質砂層に覆

われる.この砂層には,しばしば菓理が発達し,直径20mm以下のパイ

プ状の生痕が多く認められることから,海成層と推定される.この海成

砂層の上位には,薬理を伴うシル上質砂層がある.この地層は最大2mの

深さで下位の海成層やアカホヤ火山灰層を削っている.削り込んだ谷を

埋めた部分には,多量の大型植物遺体や下位の地層を取り込んだとみら

れる末固結シルト租砂のブロックが多量に含まれている.陸側からの

泥流などの急激な侵食・堆積を伴う流れによる堆積物と判断される.こ

の地層の上部は,直径20mmのサンドパイプ状の生痕が数多く認められ,

海成層と考えられる.この海成層の上限高度は海抜7.0 -7.5mであった.

この上位は,さらに厚さ1 -3mでイネ科の植物遺体を含む泥炭質シルト

砂層からなり,潟湖や干潟が沼沢地化したことを示している.

浮橋より下流の佐土原町岩瀬橋(第42図のLoc.12-14)付近も旧潟湖

に位置しているが,浮橋付近より海側で砂場群に近い所にある.そこで

は背後に基盤の宮崎層群の丘陵が迫り,それを削って形成された海抜

3.7mと6.7mの2段のベンチが埋没している.両ベンチともその表面に直

径30-5mmの穿孔月の巣穴が見られるが,特に下位のベンチには,蜂の

巣状に密集している.一方,上位のベンチは,あまり巣穴を持たず,旧

潟湖をつくる厚さ2mのアカホヤ火山灰混じりの泥炭質砂層に覆われてい

る.この泥炭質砂層は多数のサンドパイプ状の生痕を伴うので,海成層

と考えられる.海成層の上限高度は海抜8.5mで,その上は腐植混じりの

シル下層が薄く覆う.

石崎川下流の佐土原町片瀬原(第42図のLoci5a,15b,16　第40図の

B-B'断面,第41図のY-Y'断面)は,砂場群の中に位置し,そこでは砂
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堤の構成層を見ることができる. Loci5aでは,アカホヤ火山灰直下の海

抜2.8mに,宮崎層群(泥岩)の基盤が削られて埋没ベンチが形成されて

いる・その表面に穿たれた巣穴のなかにニオガイモドキzirfaea

subconstricta　カモメガイPholadideakamakurensis　シラトリガイモドキ

Heteromacomairusなどの穿孔月の化石が多数認められたほか,フジツボ

Balanussp.も見られた.この基盤を厚さ0.5m以上の砂層が覆っている.

同じ露頭の北の部分のLoci5bでは,下位より,厚さ2m以上のシル上質

砂層,厚さ1mのアカホヤ火山灰混じりの砂層,厚さ2.5mの菓理のある砂

層がみられる.この3枚の砂層にはいずれも多量で種類の豊富な月化石

が含まれている(第8表主　さらに,この月化石を多く含む砂層は,厚

さ2m以上の淘汰の良い風成砂層に覆われている. Loci5bの下流にある

Loci6では,砂層から,貝殻が2枚そろった熱帯種タイワンシラトリガイ

Tellinimactoraedentulaが大量に産出した.さらにその砂層の上部にはカニ

類によると考えられる直径30mm以下の巣穴が密集している.

・鬼付女川下流

-ツ瀬川河口左岸,鬼付女川下流の新富町三納代江口橋(第42図の

Loc.18,19 ;第40図のA-A'断面)では,小さな谷が閉塞された内湾の堆積

物が見られる. Loci8では,河床から,厚さ0.8m以上のシルト質細砂層

と3.1mのシル下層が認められる.シル下層は多数の月化石を含んでおり

(第8表) ,その上限高度は海抜4.0mであった.このシル下層は,さら

に,厚さ1.2mの薬理の著しく発達したアカホヤ火山灰の二次堆積層に覆

われる.この火山灰層の上位は,海抜5.9mの表土直下まで厚さ0.7mの砂

層となっている.この砂層はサンドパイプ状の生痕を多く含むことから,

海成層と推定される.その対岸のLoc.19では,アカホヤ火山灰下の海抜

3.8mに穿孔月による直径約20mmの巣穴を穿たれた埋没ベンチが認めら
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れた.

・青島周辺

宮崎平野の南端,日南海岸入り口の寄島東方の下田島I面は,一列の砂

州と背後の小さな旧潟湖とからなっている.宮崎市萩原の旧潟湖の

Loc.22 (第42図,第40図のD-D断面)では,穿孔貝の巣穴のある基盤岩

(宮崎層群の砂岩)のベンチを覆って泥炭質シルトが厚さ約2m堆積して

いる・ベンチの巣穴の中に詰まった未固結のシルトには,イシマテ

Leiosolenus limaの印象が残されていた.このベンチの旧汀線付近の高度

は,海抜8.3mである. Loc.22の南方,宮崎市五庵園のLoc.23 (第42図)

では,海抜4m付近に厚さ2mの石灰質租粒砂層に覆われた埋没ベンチと,

海抜6.9-8.5mに穿孔貝の巣穴が多数ある埋没ベンチがそれぞれ確認され

た(第40図のE-E一断面) .

(b)下田島II面

下田島II面上には,砂場と堤閏低地,旧潟湖などの微地形がみられ,

またこれに連続する河成面も発達する.個々の砂堤の規模は下田島I面と

同規模であるが,列の数は多いところで4-5列である.砂場はしばしば

円弧状に侵食されている.これは,堤間低地に沿って流れた小河川の側

方侵食によるものと考えられる.旧潟潮の発達は下田島I面と比べてあま

り良くない・大淀川右岸の宮崎市赤江付近,大淀川左岸などでは,下田

島II面上に分布する砂場の背後に,下田島III面と地形的に連続する旧潟

湖が広く分布している(第39図).このことから,潟湖の一部は下田島

III面構成層の堆積期まで存在していたと見られる.

石崎川の佐土原町熊牟田(第43図のLoc.26)では,砂堤の構成層が見

られる・砂場の下部には薬理の発達した淘汰の良い砂層があり,極めて
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淘汰の良好な無層理の砂丘砂に薄く覆われている.砂丘砂の表層20-

30cmは土壌化している.

大淀川河口北の宮崎市村角町(第43図のLoc.27)や青島西方の堤間低

地でハンドオーガーとピートサンプラーによって掘削調査を行なったと

ころ,海抜4m付近に泥炭やシルトに覆われた青灰色の淘汰の良い砂(お

そらく海成砂)が認められた.

また,青島の最高面,青島神社と亜熱帯樹林のある海抜5.7mの面は,

分布高度から下田由I面に対比されるが,厚さ1m以上の貝殻混じりの砂

層に覆われている.この貝殻は円磨されている上に,二枚貝では対にな

っているものはほとんどないことから,二次堆積したものと考えられる.

(C)下田島III面

下田島III面上には砂丘および河成面が良く発達している.砂場は内陸

側にわずかに分布し,海側には高さ25m以上の砂丘列が発達する. -ツ

瀬川河口右岸佐土原町大炊田の砂場を切る露頭では,サンドパイプ状生

痕を含む厚さ1m以上の海成砂がみられ,その上を砂丘砂と推定される厚

さ2m以上の淘汰の良い砂が被覆している.宮崎市山崎町(第43図の

Loc.28)の旧潟湖でハンドオーガ一による掘削調査を行なったところ,

上位より風成砂・泥炭・シルトがあり,海抜0.5mの位置から貝殻混じり

の海成砂が得られた.青島の北,加江田川左岸宮崎市島山(第43図の

Loc.30)では,海抜1mにパイプ状生痕を含むシルト質細砂層が見られた.

青島付近では,海抜l-3m付近にベンチが存在している.

河成面は自然堤防を良く残している.大淀川河口左岸の宮崎市新城町

新別府川の河川改修工事現場(第43図のLoc.29)では,上位よりフラツ

ドローム,木片混じりで薬理が発達する円磯層からなる旧河道堆積物が
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認められた.

(d)下田島Ⅳ面

下田島Ⅳ面上には,下田島III面と同様に砂丘と河成面が良く発達して

いる(第39図) .砂丘は現在も成長中であり,その下には砂場が埋没し

ていると考えられる.

青島から日南海岸に発達する通称"鬼の洗濯板"と呼ばれる幅広いベ

ンチは,最も高いところで海抜1.0m付近に位置している.木野(1957)

はこれを隆起海食台と考えたが,高橋(1975)は宮崎層群の砂泥互層の

差別侵食により風化に強い砂岩が高潮位付近を基準面として形成した現

成のベンチと考えている.筆者らの調査でも,このベンチはランパート

を除いて高潮位時には水没し,またベンチ上にはニオガイモドキZirfaea

subconstrictaなどの穿孔月が現在も生息していることから,離水ベンチで

はなく現成のベンチである可能性が高い.

また, -ツ瀬川や大淀川,清滝川の下流部沿いでは,下田島Ⅳ面の河

成面上に,旧河道・自然堤防などが明瞭に残されている.

3)下田島I面構成層にみられる月化石

A.月化石の特徴

下田島I面を構成する地層には,先に述べたようにように月化石が各地

点でかなり頻繁に含まれており,それらから本層の堆積環境の一端を解

明することができた.特に,石崎川中流の佐土原町浮橋(Loc.3,第42図) ,

下流の佐土原町片瀬原( Loci5b,第42図) ,鬼付女川下流の新富町三納

代江口橋(Loci8,第42図)では,保存の良い月化石を豊富に産出し,そ

の群集解析を行った.分析試料は,浮橋と三納代江口橋で2層準,片瀬
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原では80-30cmの間隔で8層準から採取した.現地では産状・層相の観察

を行い,採取した試料については室内で自然乾燥後, 16メッシュ(lmm)

・の師で水洗し,残った租粒の試料に含まれる貝殻を同意し,計数処理を

した.これまでに固定した月化石は,二枚貝類61種,巻貝類44種,角貝

類1種の合計106種である(第8表主　これらの貝類は内湾から沿岸の砂

泥底に生息する種が圧倒的に優勢で,岩礁性種がわずかに含まれる. 3

地点の各層準にみられる主要種の生態的特徴とその産状から,干潟群集,

内湾砂底群集,内湾泥底群集,沿岸砂底群集,藻場群集および岩礁群集

の6つの貝類群集を識別することができだ.

(a)干潟群集

本群集は湾奥部の干潟に生息するハイガイ,マガキを主体に,ウネナ

シトマヤガイ,オキシジミ,イボウミニナ,カワアイなどの種から構成

される.調査地域では石崎川中流の浮橋のLoc.3のアカホヤ火山灰層の

下位の砂層から採取したの試料α ・ β (第42図)でこの群集が認められ

る.南関東で明らかになっていた種構成(桧島, 1984)とはかなり違っ

た内容となっている(第8表主すなわち,ハイガイ,オキシジミ,イ

ボウミニナ,へナタリが特徴種となり,南関東では主要構成種であるマ

ガキは僅かに随伴する程度となる.また,南関東ではほとんど目立たな

かったイチョウシラトリがヒメシラトリに代わって多産する.そしてウ

ネナシトマヤガイが全く見られない.このように南関東での群集と種構

成において差異が認められるのは,本地城の底質が広く砂質であること,

三河湾以南では,マガキによるカキ礁の形成がほとんど見られなくなり

ハイガイがより優勢となること(松島, 1984)に対応していると考えら

れる.
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なお,鬼付女川下流の江口橋のLoci8　第42図)のアカホヤ火山灰層

の下位のシル下層中の試料α ・ βでは,神奈川県の三浦半島の小規模溺

れ谷で干潟群集に随伴して認められるカモノアシガキ(桧島,1984)が,

ウラカガミやイヨスダレなどを主体とする内湾据底群集に伴って産出す

る(第8表) .

(b)内湾砂底群集

本群集は,ハマダリ,カガミガイ,シオフキ,マテガイを主体にシオ

ヤガイ,イボキサゴ,アサリなどの種で構成される.浮橋付近(Loc.3

の試料α ・ β)は前述のようにかなり分級度のよい細砂からなり,本群

集にとって最適な環境となっていたらしい.特に,ここではシオヤガイ

がハマグリと共に優占種となって群集を構成し,さらにハイ・ガイ,オキ

シジミ,イボウミニナなどの干潟群集構成種がそれに混合して見られる.

(C)内湾泥底群集

本群集は,泥質底の発達する内湾湾央部に生息する,ウラカガミ,イ

ヨスダレを主体に,アカガイ,トリガィ,シズクガイなどの種で構成さ

れる.調査地域では広く砂質底が発達するためか,わずかに鬼付女川江

口橋のLoci8のアカホヤ火山灰下位のシル下層中の試料α ・ βでこの群

集が認められるにすぎない.しかも,ここではアカガイ,トリガイなど

の大型の二枚貝が見られず,サナギモツボ,カゴメモツボ,マメウラシ

マ,カミスジカイコガイダマシなどの微小な巻貝を伴う.さらに,前述

のように干潟群集構成種のカモノアシガキが随伴するという特散を示す.

また,タマツボ,マキミゾスズメツボ,シマハマツボなどの藻場群集構

成種も認められる.
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(d)沿岸砂底群集

本群集は,ベンケイガイ,サトウガイ,チョウセンハマグリ,ワスレ

ガイ,キサゴ,サギガイなどの外洋水の影響を受ける沿岸の潮間帯下部

から上部浅海帯の砂底に生息する種で構成される.この群集は石崎川下

流の片瀬原では,アカホヤ火山灰層の下位の海成砂層最上部と同火山灰

層の上位の砂層中の試料γ-6 (Loc.15b,第42図)や周辺　Loci6)に

広く見られ,調査地域を代表する貝類群集となっている.注目すべき点

は,この群集の構成種であるサギガイに置き替って,現在台湾以南にし

か生息しない熱帯種であるタイワンシラトリガイが主要構成種となって

いることである.

(e)藻場群集

本群集は,小規模な溺れ谷になっている内湾の湾央から湾奥の泥底に

繁茂するアマモ類の葉上に生息する小型巻貝であるチグサガイ,マキミ

ゾスズメツボ,シマハマツボなどで構成される.調査地域では,鬼付女

川下流の江口橋Loci8のシル下層中の試料αでこの群集構成種が僅かに

認められた.

(f)岩礁群集

本調査地域の多くのLoc.で確認できた群集である.ここでは,石崎川

下流の片瀬原(Loci5b)で明らかになった内容を取り上げる.この地点

では砂層に覆われた埋没ベンチの泥岩に穿孔するこオガイモドキ,カモ

メガイ,シオツガイ,シラトリガイモドキなどの種より構成される.こ

れらの種は,主にアカホヤ火山灰層の下位の砂層下部の試料α ・ βと同

79



火山灰層の上位の砂層の上部からの試料βより得られる・試料α ・ βで

は,産状は現地性で,貝殻が埋没波食台の泥岩に穿孔した巣穴の中に見

られる.試料βでは沿岸砂底群集構成種に混じり異地性を示す.

B.各産出地点における貝類群集の変遷

以上が下田島I面構成層から得られた6貝類化石群集である.各産出地

点ごとにこれら貝類群集の変遷をまとめる.

石崎川中流の浮橋のLoc.3付近では,アカホヤ火山灰層の下位の砂層

中から,干潟群集構成種と内湾砂底群集構成種が豊富に産出する.石崎

川下流の片瀬原のLoci5bでは,アカホヤ火山灰層の下位の砂層基底の

ベンチから現地性の岩礁性貝類群集構成種が得られている.このベンチ

の上位に対比される,アカホヤ火山灰層の下位の砂層最上部と同火山灰

層の上位の砂層より上部には,岩礁性貝類群集に置き替って,沿岸砂底

群集構成種が出現するようになる.

鬼付女川江口橋のLoci8では,アカホヤ火山灰層の下位の泥質堆積物

中から内湾泥底群集構成種,それに伴って干潟群集であるカモノアシガ

キと藻場群集構成種が産出する.

以上のような月類化石群集の変遷に関する資料は,堆積環境を知るこ

とができるという点において,地形発達史を解明するために不可欠な資

料であると考えられる.このことに関する議論はE節で詳しく述べるこ

とにする.

4) 14C年代測定値と各地形面および構成層の形成年代

A.下田島I面

下田島I面の構成層からは多くの14C年代測定値を得ている(第42図,
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第9表).なお,本研究で使用した広島大学の年代値(HR-)の誤差の範

囲は, ±lJで表されているが(藤原ほか, 1989上学習臨大学(GaK

-)のそれは士2♂である.年代値の精度を統一するため,広島大学の年

代値の誤差の範囲は,表記の夢差のほぼ2倍と考えて地形発達などの考

察を行うことにする.また貝殻については,殻が二枚そろった現地性の

堆積を示す試料のみを年代測定の対象とした.

アカホヤ火山灰層の下位の海成層の年代値は,いずれも貝殻から得て

おり,石崎川流域のLoc.3の試料6で7480±80yrBP (HR-294) , Loci5b

で8980±130yrBP (GaK-12854) , Loci6で6900±140yrBP (GaK-12853) ,

鬼付女川のLoci8で6190±BOyrBP (HR-298)とかなりばらつきがある.

Loc.15bの年代値(GaK-12854)は,後述するアカホヤ火山灰層の下位の

地層年代としてはやや古いように思われる.

アカホヤ火山灰層の年代測定値は, Loc.3では試料4の木片から6270±

80yrBP (HR-349) ,試料5の木片から6480±90yrBP (HR-348)を得た.

これらの値は,町田・新井(1978)による同火山灰の噴出年代約

6300yrBPとほぼ一致している.一方, Loc.15bのアカホヤ火山灰層とほぼ

同じレベルにあり,同火山灰層を載せていないベンチ上に分布する(

Loci5a)穿孔月の貝殻から6145±125yrBP (HR-139)という年代値を得

た.以上の14C年代値から,本地域におけるアカホヤ火山灰層の堆積年

代を,町田・新井(1978)が述べたように, 6300yrBP前後と考えても年

代的に矛盾はない.

アカホヤ火山灰層の上位の海成層の年代測定値は　Loc.8 (試料3)の

泥炭から5850±90yrBP (HR-146)が得られていて,アカホヤ火山灰層堆

積時期と年代的に矛盾しない.さらに,その上位の削り込みを伴う最上

部の海成層の測定値は　Loc.3 (試料3)の木片から6390±lOOyrBP (
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HR-350) , Loc.8の試料2木片から5800±130yrBP (GaK-12849) ,

Loci2の木片から5060±UOyrBP (GaK-12851)が得られた　Loc.3 (読

料3)の年代値は, '誤差の範囲内ではアカホヤ火山灰層の堆積年代と年

代的矛盾はないものの,同火山灰層の上位の地層としてはやや古いよう

に思われる. Loc.3では本海成層が下位のアカホヤ火山灰層を著しく削り

込んでいることから,試料3の木片はアカホヤ火山灰層準の木片の再堆

積である可能性も考えられる.また, Loc.8の試料2と試料3の年代値はほ

ぼ同じであるが,これは試料2の木片が試料3の再堆積か,または,両者

の地層の間の削り込みにはあまり時間間隙がないことを示していると推

定される.以上の様な年代測定値から,下田島I面構成層の内,最も上位

にある海成層は, 6300yrBP以降に堆積が始まり,少なくとも5000yrBP頃

までは堆積が継続中であったと考えられる.

砂堤背後の旧潟湖では,この海成層を覆う湿地堆積物の下部の泥炭か

ら, Loc.3の試料1で4690+80,-70yrBP (HR-353) , Loc.7で5830±

140yrBP (GaK-12848) , Loc.8の試料1で4570+70,-65yrBP (HR-147) ,

Loc.20の試料3で4810+160,-155yrBP (HR-143)という年代測定値を

得た. 5830±140yrBPという年代値は,他の湿地堆積物の年代値に比べ

1000年程度古い.これは,砂場もしくは砂丘の成長などによって,離水

の時期が他の場所より早かったか,もしくは試料採取の際に何らかのコ

ンタミネーションがあったなどの原因が考えられる.下位の海成層の年

代値のうち,最も新しいものは5000yrBP頃を示すことから,潟湖の湿地

化は4800yrBP頃には始まっていたと考えられ,海退の開始時期は, 5000

-4800yrBPとすることができる.さらに, Loc.20の試料1の湿地堆積物の

中部から3955±75yrBP (HR-144)と上部から2885士IOOyrBP (HR-145)
●

という測定値を得ていることから,湿地は少なくとも2800yrBP頃まで存
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在していたと考えられる.青島東方のLoc.22のベンチを覆う泥炭から

6090±130yrBP (GaK-12847) , 5310+140,-135yrBP (HR-141)という

年代値を得た. 14C年代から,本湿地堆積物は石崎川の最上部海成層を

覆う湿地堆積物に対比される.また,このベンチはアカホヤ火山灰層や

海成層に覆われておらず,湿地堆積物に直接覆われていることから,石

崎川の最上部の海成層堆積期とほぼ時期を同じくして形成されたと推定

される.

砂場を薄く覆う砂丘砂層についての年代値は得られていなし,I,が,最も

内陸の砂丘(下田島I面上の砂場)に分布する最古の遺跡が縄文中・後

期の平原遺跡であることから(鈴木,1973) ,下田島I面上に発達する砂

場やそれを覆う砂丘はおよそ3000yrBPには成長を停止していたと推定さ

れる.

B.下田島II・II卜IV面

これらの地形面に関する14C年代測定値は極めて少ない(第43図,第9

表) .

下田島II面上の堤間低地が分布するLoc.27 (第43図)では,海成と考

えられる砂層を覆う泥炭が3000士70yrBP (HR-347)であった.これは,

海側に砂場や砂丘が成長し,潟湖が湿地化し始めた時期,サなわち下田

島II面の形成末期に再び海過が始まった時代と解釈できる.第二砂丘
I

(本稿の下田島II面上の砂場)上に分布する最古の遺跡は,縄文晩期の

石神遺跡とされている(鈴木, 1973).このことは, 3000yrBP頃には下

田島II面上に発達する砂場の成長が停止していたことを示すものと考え

られ, Loc.27から得られた砂場による潟湖の湿地化開始期に関する14C年

代値と矛盾しない.以上から,下田島II面は,下田島I面が離水し始めた
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5000-4800yrBP以降に形成され始め,約3000年前に離水して段丘化したと

考えられる.

下田島III面上の旧潟湖が分布するLoc.28 (第43図)の海成砂層の上位

の泥炭質シル下層下部から1580±150yrBP (HR-346)という14C年代

測定値を得た.これは,下田島III面上に発達する潟湖が湿地化し始めた

年代とみなすことができる.また,下田島III面の砂丘上からは古墳時代

の番所遺跡が発見されている(鈴木, 1973主　これらから,下田島III面

は1600yrBP頃には離水し始めていたと推定される.

下田島Ⅳ面に関する年代測定値は得られていない.現段階では,下田

島Ⅳ面の形成開始軌ま,下田島III面離水以後,すなわち古墳時代の約

1600年前以後と考え,地形発達などに関する議論を進めていくことにす

る.

5)海水準変動と地形発達史

地形分類,構成層,貝類化石14c年代値などに関する資料をもとに,

宮崎平野南部の完新世地形発達史を考察する.

A.5000yrBP以前(下田島I面構成層堆積期)

アカホヤ火山灰層下位の海成層は14c年代値から少なくとも

9000yrBP頃から堆積し始めたと考えられる.石崎川流域の浮橋付近では,

アカホヤ火山灰層の下位の砂層の試料α ・ βから,ゴカイの生痕やヤマ

トオサガこの化石とともに干潟群集構成種と内湾砂底群集構成種の月化

石が豊富に産出することから,砂底の干潟が広く発達していたと推定さ

れる(第44区主I).この干潟の存在は,その海側,湾口に砂州がすでに

出来上がっていて,湾内(古石崎湾)に直接外洋の影響がなかったこと
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を示している.また,この時の海水準は, 4-5m位であったと推定され

る(第45図) .

石崎川下流の片瀬原のLoc.15bでは, ∴アカホヤ火山灰層の下位の砂層基

底のベンチから現地性と考えられる岩礁性貝類群集構成種が得られてい

ることや,この地点は当時干潟であったLoc.3よりも沖合の位置にあたる

こ.とから,早くから外洋水の影響を受ける環境にあったと推定される.

また, Loci5bのアカホヤ火山灰層の下位の試料βから,熱帯種のタイワ

ンシラトリガイが得られた.タイワンシラトリガイは現在台湾以南にし

か生息しない典型的な熱帯種であり,アカホヤ火山灰降灰前後の海水温

が明らかに現在より高かったことを示している.南関東では,本種が侵

入してきたのは約6500yrBPで,約4200yrBPまで生息していたことが知ら

れている(松島・大嶋, 1974主Loci6でアカホヤ火山灰層の下位の層

準で得られたタイワンシラトリガイの貝殻の14C年代値は6900±140yrBP

を示すこと(表2)から,本種は南関東より少なくとも400年程度早く宮

崎平野に侵入したと推定される.タイワンシラトリガイは黒潮に乗って

北上し,南関東よりも南に位置する宮崎地域にまず侵入したのであろう.

鬼付女川のLoci8の試料α ・ βから,アカホヤ火山灰層の下位の泥質

堆積物中から内湾泥底群集構成種,それに伴って干潟群集であるカモノ

アシガキと藻場群集構成種が産出した.これは, Loc.3やLog.15bに比べ,

本地点が,アカ牢ヤ火山灰降下直前まで小規模溺れ谷(古鬼付女湾)の

環境であったことを示している(第44図-I).

これらアカホヤ火山灰層の下位の海成層中から産する干潟群集・内湾

砂底群集・内湾泥底群集・藻場群集の各貝類は,急速な海水準の上昇に
1

より海域の拡大と水深の増加が起こり,砂底や泥底の内湾が,宮崎平野

沿岸各所の台地を開析する谷などの奥まった部分に形成されたことを示
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している.

約6300yrBPに,鹿児島湾南方海上の鬼界カルデラで巨大噴火が起き
i*

(町田・新井, 1978) ,アカホヤ火山灰が堆静した.二次堆積のアカホ

ヤ火山灰層にはアラカシなどの大量の植物遺体が含まれ,降灰により周

辺の植生が破壊されたことを示して.いると考えられる.

アカホヤ火山灰層の上位に厚さ3-4mの海成層が堆積していることか

ら,アカホヤ火山灰堆積後も,海面はさらに上昇したことがわかる.こ

の海成層の上限高度やベンチの高度からみて, 5000yrBP頃の海水準は,

石崎川下流域で海抜8m近くに連したと推定される.石崎川下流の

Loc.15bでは,アカホヤ火山灰層の上位の砂層の試料e蝣蝣」蝣・り・ Oから,

沿岸流の影響を受ける上部浅海底に生息する沿岸砂底貝類群集構成種が

産出する.この群集は,アカホヤ火山灰層の下位の海成砂層最上部から

も認められ(試料β) ,同火山灰降下直前頃から沿岸流の影響が直接及

び始めたことを示唆している.こうした海水準上昇によって水深が増加

する一方,アカホヤ火山灰の降灰や沿岸流などにより浅海の埋め立てが

進み,沿岸に砂浜や砂州,砂質の海底が広がったと考えられる.また,

これらの種は外洋水の影響も示すことから,石崎川の流れ込んでいた湾

の入口では,海面の上昇に対して海側のバリアの発達が海面上昇に追い

つけず,湾の一部が外洋に直接開いていたと見られる(第44図-II).冒

南海岸北部の青島付近には大きな河川がなく,宮崎層群・日南層群から

なる山地が直接海に臨んでいることから,海抜8.0m付近にベンチが形成

された(第44図-II) .

石崎川流域や大淀川左岸における海成層を覆う湿地堆積物の14C年代

値や-ツ葉海岸における下田島I面上の多数の砂場列およびそれに載る考

古遺跡の時代から, 5000-4800yrBP頃には,海面は緩慢な低下を始め,古
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石崎湾口のバリアが離水し始めたことがわかる.海岸線が前進するにつ

れ,海側に新しい砂場が次々と形成された.また,陸側の喝湖は,海成

層を覆う泥炭やシルトが堆積する湿地や沼沢地へと変化し,下田島I面が

段丘化していった(第44図-Ill) .

B.4800-3000yrBP (下田島II面構成層堆積期)

下田島II面と同I面との間には明瞭な海食崖があることから　5000-

4800yrBPに始まった海退は3000yrBP頃までの間に,海面停滞または小海

進に転じた時期があったと考えられる(第44区トIll). -ツ菓海岸におけ

るこの時の海水準の位置は,コア観察による海成層の上限高度から,港

抜約4.0mと見積もられる.下田島II面上に多数の砂堤列が発達している

ことから,その後海面がゆっくりと低下し始めたことがわかる.下田島

II面が段丘化した海過の開始期は,背後の湿地の形成開始期と考えられ

る3000yrBP頃であろう(第45図).

C.3000yrBP以降(下田島Ill・IV面構成層堆積期)

下田島II面と同III面との境界には小規模な海食崖があることから,

3000yrBPに低下し始めた海水準はやがて相対的に安定し,下田島III面を

形成した・下田島III面に対比されるベンチや海成層上限の高度から,

1600yrBP頃の海面は約1mまで下がったと考えられる. 1600yrBPごろ,再

び海過が始まり,海岸線が後退するに従い砂場が形成され始めた.しか

し,多数の砂場列は形成されずに1-2列の砂場を土台とした大型の砂丘

を発達させた(第44図-IV).

下田島Ⅳ面は厚い砂丘砂に覆われており,堆積物から地形面形成期の

海水準を定めることは困難である.しかしながら,下田島Ⅳ面に対比さ
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れるベンチは,現在の高潮位ベンチと明瞭に区別できないことなどから,

同面形成期の海水準高度は,現海水準に近い高度であった可能性が高い.

おそらくこの時期には,各河川では自然堤防や氾濫原が広がったと推定

される(第44図-v).その後,海岸線は現在の位置まで後退し(第45図) ,

下田島Ⅳ面の上には砂丘が成長しつつある.

6)宮崎平野における完新世の地殻変動

A.完新世海成段丘の旧汀線高度の分布

完新世の最高海水準に対応して形成された下田島I面の海成層上限高度

は,調査地域北部の鬼付女川で6m,中部の石崎川で7.0-7.5m,その南

の岩瀬橋で8.5mである(第46図).また,最南部の青島西方では,下田

島I面に対比されるベンチの高度は8.0-8.5mである(第46図).このよ

うに,宮崎平野南部の完新世海成段丘の旧打線高度は南へ高くなってお

り,氷河怪の海水準変動のみによってこのような旧打線高度の分布を説

明することは難しく,少なくとも完新世後半において陸地が隆起してい

ることは確実であろう.宮崎平野の中・北部に分布する最終間氷期の海

成段丘,三財原面の旧汀線高度も南に高くなる傾向があり(長岡, 1986) ,

完新任においてもこの隆起様式が継続しているようである.しかしなが

ら,この南上がりの傾動は宮崎平野内に限って認められ,青島以南の日

南海岸に分布する下田島I面に対比される完新世海成段丘や離水ベンチの

高度は,日南海岸北部を境に,南へ徐々に低くなる(前杢・長岡, 1988).

下田島II面より下位の海成段丘面については,海成層やベンチを連続的

に観察することができなかったため,詳しい議論できない.しかし,数

少ない地点における,各段丘面の旧汀線高度の分布は,下田島I面のそれ

と同様な傾向にあり(第46図) ,少なくとも5000yrBP以降日南海岸北部
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が最も隆起量が大きくなるような地殻変動が継続していると考えられる.

B.変動様式の検討

宮崎平野沖合の日向灘では,マグニチュード(M) 6-7級の中規模地震

が歴史時代を通して数多く発生しており,沿岸地域に被害をもたらした

ものもある(宇佐美,1987主　それらの震源は宮崎平野から50km以上離

れた日向海盆の西緑に集中しており(第47図) ,震源の深さは,数10-

50kmと比較的浅い.さらに,これらの地震は,いずれも震源断層面の傾

きが8-20- (平均12- )の低角逆断層型の発震機構を示している(

Shionoefa/,,1980).これは,日向海盆が南海トラフの陸側に位置し,フ

ィリピン海プレートがユ-ラシアプレ-上下へもぐり込むことにより,

圧縮応力が単適する場になっているためとされている(Shionoefa/,,1980).

上記の地震によって宮崎平野が隆起したという歴史記録はいまのとこ

ろ知られていない. 1662年(寛文2年)のM7.6の地震のときは,逆に平

野が0.9-1.2mも沈降したという記録があるが(羽鳥, 1985) ,本研究で

はそのような著しい沈降を示すような証拠は認められなかった.これら

の震源が海岸から離れており,また完新世海成段丘の高度が高くなる日

南海岸沖合では中規模地震が逆に少なくなることから,こうした中・大

規模地寮によって,宮崎平野から日南海岸にかけての地域が間欠的に隆

起しているとは考えにくい.また,海底地形や音波探査記録(活断層研

究会1980　九州活構造研究会, 1989)からも,海岸に近い海底には,

巨大地震を発生させ,かつこれら海岸地域を隆起させるような活断層が

存在する可能性は低い.

以上のことから考えて,宮崎平野は西日本外帯に位置しかつ南海トラ

フに面しているものの,地震性隆起が卓過している四国南岸地域(前杢,
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1988a;b)や紀伊半島南部(前杢・坪野1990)などとは遠い,非地震

性の隆起地域とみられる.また,完新世に形成された地形の特徴を見る

と,下田島I面上には何列もの砂堤が連続的に分布すること,下田島II面

以下の段丘崖は余り明瞭でないことなどから,それぞれの段丘が離水し

た原因を間欠的な地震性隆起に直接求めることは難しい.宮崎平野の完

新世段丘地形は,非地震性の隆起と氷河性海面変動が重合して形成され

たものと推定される.宮崎平野南部から日南海岸は,ユーラシアプレ

ート下に沈み込む九州-パラオ海嶺の北西への延長部にあたっており,

また,これら海岸地域と海嶺との間の大陸斜面や大陸棚は周囲よりも高

まっている(第47図)ことなどから,非地震性隆起の原因として,沈み

込んだ軽い地殻から成る九州-パラオ海嶺のアイソスタティックな隆起

が考えられる(長岡ほか, 1991).

7)まとめ

①露頭観察,掘削調査,空中写真判読,貝類化石による古環境分析,

14C年代測定などの方法を用いて,宮崎平野南部の完新世の地形発達史,

相対的海水準変動,および地殻変動について考察した.

②完新世段丘は,分布高度と連続性から,高位から下田島I面,下田島

II面,下田島III面,下田島Ⅳ面の4面に区分される.

③下田島I面は完新世最高海水準期に形成された地形面であり,石崎川

付近における構成層は,約6300年前噴出したアカホヤ火山灰を含む海成

砂・シルト層などからなる.アカホヤ火山灰層の下位の砂層からは,千

潟群集・内湾泥底群集・内湾砂底群集・藻場群集などの砂泥底の内湾に

棲む貝類の化石が産する.一方,アカホヤ火山灰層の下位の砂層最上部

と同火山灰層の上位の砂層からは,外洋の影響の強い沿岸砂底群集など
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がみられるようになる.こうした貝類群集の変化は,急激な海面上昇・

海域拡大による内湾・溺れ谷の発達から,その後の海水準の最高期ごろ

における緩慢な上昇,停滞期におけるアカホヤ火山灰や砂の供給による

内湾や浅海城の埋め立てといった環境変化に対応したものである.また,

アカホヤの上下の層準から現在生息域が台湾である熱帯種のタイワンシ

ラトリが出現し,当時の海水温が現在より高かったことを示している.

④堆積物の14C年代測定値をもとに,相対的海水準の時間的変化を推

定した.その結果,最高海水準は,アカホヤ火山灰層堆積後から

5000yrBPまでの間に到達し,下田島I面が形成された.その後下田島I卜

Ill・IV面を形成した3回の小海過は,それぞれ5000-4800yrBP, 3000yrBP,

1600yrBP頃始まったものと者えられる.

` ⑤最高期の海水準を示す旧汀線高度は,調査地域北端で6m,中部で

7.5m,南部で8.5m程度と南へ高くなる.これは,少なくとも5000yrBP以

降の完新世後半において,宮崎平野が南上がりの傾動隆起を行っている

ことを示している.その様式は,日南海岸北部を中心とする非地震性隆

起の可能性が高い.宮崎平野の完新世段丘地形は,非地震的な隆起と氷

河性海面変動が重合して形成されたものと推定される.
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5.日南海岸

1)調査地域の概観

本地域は,海岸線に山地が直接迫っているところが多く,平野の発達

は乏しい.比較的大きな河川としては,日南市に注ぐ広渡川があるが,

沖積平野の発達はよくない(第48図).山地は,北部の主峰の鰐塚山(

1119m)が最も高く,以下700-900m級の山が連なる.地質ば,おおよ

そ広渡川を境に,東に新第三系の宮崎層群(首藤, 1952) ,西に古第三

系の日南層群が分布し,いずれも北東一南西方向の構造が卓越している

(酒井1988a,b,cJ

宮崎平野から青島付近にかけて3-4段の完新世海底段丘が分布してい

るが,これらの段丘に連続するものとして青島以南にも海成段丘や離水

披食地形が分布している.日南海岸の波食棚の形態に関しては,

Takahashi (1973)の研究があるが,本節ではこれらをより広域的に対比

することによって形成時期を明らかにし,本地域の完新世地殻変動を明

らかにすることを目的としている.

2)海岸地形の記載

前節の宮崎平野の記載のところで述べたように,宮崎市の青島付近に

は,宮崎平野から連続的に発達する完新世段丘である下田島面が分布し

ている.青島付近での下田島面の高度は, I面が8.3m, II面が5.7m, III面

が3.6m, IV面が0.7m程度である.青島から南には海成段丘は連続しない

が,下田島Ⅳ面相当の洗濯板状のベンチは連続的に発達している(第49

図a) .

青島の南約7kmに位置する巾着島西側には, 4段の海成段丘が発達して

おり,これらを巾着I面～IV面とした(第49図b,第50区l).巾着I面は高
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さ7-9mのところに位置しており,巾着島南部では平坦な面を残してい

るが北部ではゆるやかに西に傾いており, II面との境界があまり明瞭で

ない・巾着II面は全体的に西に傾き,面上に1-2段の小崖がある.分布

高度は標高4-7mとばらつきが大きい. I面・ II面とも主として直径数～

数10cmの砂岩磯からなっており,磯層中には貝殻片やサンゴ磯が含まれ

ている・巾着III面は3-4mの高度にあり,多量の貝殻やサンゴ磯を含む

内湾性砂泥層からなっている.この貝殻(イボウミニナ)の14C年代と

して3,660±70yrBP(HR-299)を得た.巾着IV面は標高2.5m以下で,現成の

海岸に連続的につながっている(第51図) .

巾着島から都井岬にかけては明瞭な海成段丘は発達しないが,披食棚

やノッチが8-9m, 5m程度, 3--4m, 2m程度の標高に発達し,それぞれ

巾着卜Ⅳ面に対応すると考えられる(第49図c-f,第52図).このうち

8-9mのものは層理面に従って東(港)側に傾斜している場合が多く岩

石的制約を強く受けているが,海食崖基部の高さは8m程度にそろってお

り同一海水準に対応して形成されたものと考えられる.高さ3-4mの披

食棚は極めて平坦で,地形面上にはキノコ岩,ポットホールなどが発達

している. Takahashi (1973)はこれをUdoTypeの波食棚とした.高さ2m

以下の波食棚は現成の高潮位波食棚に連続的につながる.巾着I面～Ⅳ面

を,地形的な位置関係や年代資料を基に,宮崎平野に分布する下田島面

と対比させると第10表のようになる.

3)考察

ベンチや海成段丘の高度を縦軸に,横軸に都井岬からの距離をとって

グラフに表してみると(第53図) ,各地形而の高度には1^2mほどのば

らつきがあり,室戸半島などで見られたような地形面高度の集中帯が顕

93



著に見られるとは言えない.前述したように,本地域に分布するベンチ

の中には層理面に制約されて形成されたものもあり,必ずしも汀線アン

グルとして現地で認定した場所の高度が,旧汀線の高度を正確に示して

いるとは限らない場合がある.しかしながら,巾着面の全体的な分布高

度の変化傾向は,青島や巾着島から南に向かって若干低くなっているよ

うに見える.

宮崎平野沖合の日向灘では,マグニチュード(M) 6-7級の中規模地震

が歴史時代を通して数多く発生しており,沿岸地域に被害をもたらした

ものもある(宇佐美,1987).それらの震源は宮崎平野から50km以上離

れた日向海盆の西緑に集中しており,震源の深さは,数10-50kmと比較

的浅い・しかしながら,上記の地震によって宮崎平野が隆起したという

歴史記録はいまのところ知られていない.これらの震源が海岸から離れ

ており,また,主な中・大規模地震の震源は日南海岸より北側の宮崎平

野沖に分布していることから,こうした中・大規模地震によって,日南

海岸が間欠的に隆起しているとは考えにくい.

以上のことから考えて,日南海岸は宮崎平野とともに,西日本外帯に

位置しかつ南海トラフに画しているものの,地震性隆起が卓越している

四国南岸地域(前杢, 1988a;b)や紀伊半島南部(前杢・坪野1990)

などとは違い,非地震性の隆起と氷河性海面変動が重合して,完新世段

丘地形が形成された地域であると推定される.宮崎平野の章でも述べた

ように,宮崎平野南部から日南海岸は,ユーラシアプレート下に沈み込

む九州-パラオ海嶺の北西-の延長部にあたっており,非地震性隆起の

原因として,沈み込んだ軽い地殻から成る九州-パラオ海嶺のアイソス

タティックな隆起が考えられる(長岡ほか, 1991).
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4)まとめ

宮崎県南部日南海岸において,完新世隆起海岸地形の調査を行なった

結果,以下のような結果が得られた.

①青島より南の日南海岸には, 4段の完新世海成段丘が断続的に分布

し,それらを巾着I面～IV面とする.

②これらの段丘は,宮崎平野に発達する下田島I面～Ⅳ面にそれぞれ対

比されるものと考えられる.

③巾着面は岩石的制約を受けているものもあるが,全体としては南の

都井岬方向に高度を減ずる傾向が見られる.

④巾着面形成の要因は,非地震性隆起と海水準変動が重合して形成さ

れたものと考えることができる.非地震性隆起の原因の一つとして,九

州-パラオ海嶺のもぐり込みによるアイソスタティックな変動が考えら

n<O.
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III.完新世地形形成と地殻変動

1.完新世地形面の対比

完新世地形面は,ほぼ本研究地域全域にわたって分布している.各調

査地域間の完新世における平均直起速度の変化や,榔寸的な隆起速度の

大小を比較するためには,離水時期が近い段丘面を近似的に対比するこ

とが必要である.しかしながら厳密に言えば,宮崎平野や日南海岸のよ

うに非地震性の定常的な隆起が推定される地域,御前崎のように隆起の

原因がよくわからない地域,室戸半島や紀伊半島などのように地震隆起

が直接的な原因となって海成段丘やベンチが形成された地域をど様々な

隆起の要因をもつ地域が含まれており,それぞれの調査地域において別

々に認定された地形面を,南海トラフ全域にわたって対比することは,

海水準変動に形成の主要因がある更新世段丘の広域的な対比とは意味合

いが違うものである.

本研究地域の完新世地形面を形成年代によって対比し,図に示した

(第54図).それぞれの段丘面の高度については,その最高値をメート

ル単位で示してある.

各地の完新世段丘の最高位面は,御前崎周辺では堀野新田面,紀伊半

島南部では旧海水準レベルIに対応して形成されたベンチ,室戸半島で

は旧海水準レベルIに対応して形成されたベンチおよびLl面段丘,足摺

岬周辺では旧海水準レベルIに対応して形成されたベンチ,宮崎平野で

は下田島1両,日南海岸では巾着I面がこれにあたる.各地の最高位地形

面より下位の地形面については,隆起量や隆起様式によってその数は異

なっている.
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2.完新世における平均隆起速度

前章で得られた完新世地殻変動に関する各地のデータを基に,西南日

本外帯南部において完新世後半に隆起した地域の平均隆起速度を示した

のが第55図であるo平均隆起速度は、紀伊半島の南端部で1.5m/lOOOy,

室戸半島の南端部で2.5m/lOOOy ,足摺岬付近では1.0m/lOOOyくらいで,

九州南東部を除いて概ね南海トラフに近い半島先端部が大きく隆起して

いる傾向が読み取れる。宮崎平野の隆起速度は紀伊半島より大きく,最

大で1.5m/lOOOyを超えているが、隆起速度は海溝軸の向きと平行する方

向に変化しており、四国や紀伊半島における隆起速度の変化傾向と異な

っていることがわかる.

四国や紀伊半島において,最大の隆起速度を示す地域は、南海トラフ

に最も近い紀伊半島南端部(潮岬)ではなく、室戸岬付近であることか

ら、海溝との距離が近いほど隆起量が大きくなるような傾向はないと言

える。潮岬沖と室戸岬沖でプレートの収束速度に大差はないことから考

えると,海溝そのもので発生する地震よりも、海溝陸側斜面に発達する

活断層の活動に起因して陸地が隆起しているためと考えられる。一方九

州では,宮崎沖で発生した被害地震時に,宮崎平野が沈降したという記

録があることなどから(羽島1971,1985a,b)　宮崎平野の隆起の原因は

四国や紀伊とは異なり,非地震的に隆起している可能性が高いと考えら

れる.
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3.プレート内地震の対比

紀伊半島や四国南岸における海岸地形や石灰質生・物遺骸を基に,一完新

世の旧海水準高度の変化を復元した結果,それぞれめ地域で3-4回のプ

レート内地震.event)が発生し,これらによって本地域が隆起してきた

ことがわかった.それぞれの半島で個々のeventとして認定されたこれら

のプレート内地震の中には,お互いの発生時期がきわめて近いか,もし

くはほぼ同時期であるものがあり,実際には1つの地産が複数の半島を

同時に隆起させている可能性が考えられる.したがって本節では,各半

島で個々に認定されたプレート内地霧を,隆起パターンと発生時期を基

にそれぞれ対比し,その同一性等について検討する.

前章でも述べたように,各eventによる半島部での隆起パターンには,

半島の南西側が大きく隆起しているものと,南東側が大きく隆起してい

るものがあり,これらは震源断層の位置が,それぞれ半島の南西側と南

東側にあったためと考えられる.地震発生時期を年代誤差を含めて縦軸

のバーで表し,横軸はトラフの方向に沿った位置関係を示したのが第56

図である.各バーの横に付した小さい数字はそれぞれの半島で認定され

たeventの番号に対応している.また,地震発生時期を示すバーから横に

延びているピンの向きは,隆起パターンから推定される震源断層が位置

する方向を示している.この図から,四国・紀伊半島沖におけるプレー

ト内地震の震源域は大きく3つに分けられることがわかる.これらの震

源域には,すでにAndo (1975)によって,西からA, B, Cと名前が付

けられており1),本研究でもこの名称を用いることにする.

地震発生時期と震源断層の位置についてみると,室戸半島でのevent5

と紀伊半島でのevent4など(以下各半島でのeventについて,足摺3,室

戸5,紀伊4のように示す) ,発生時期がほぼ同時でかつ震源断層が位置
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する方向が一致するeventがいくつか見られる.このように,発生時期と

震源位置が一致する地震の組を,綱付きの大きい楕円でくくって示す

(第56図上　この楕円の大きさは,ほぼ震源域の相対的な大ききを示し

ている._震源域Aでは,足摺4と室戸6,足摺3と室戸4,足摺1と室戸12)が

それぞれ一致しており,同一eventとして認定される.震源域Bでは,室

戸5と紀伊4,室戸2と紀伊2に一致が見られる.震源域Bにおいて,室戸

側に対応する地震がないにもかかわらず,紀伊6に大きい楕円を付けて

いるが,この理由については次章で詳しく述べる.震源域Cでは,紀伊

半島より東側に隆起が記録されるような陸地がないため,紀伊5,紀伊3,

紀伊1について他の地域と対比を行なうことができない.しかしながら,

これらのeventの紀伊半島での隆起量は紀伊4や紀伊2とほほ等しく,同規

模の地震であると考え,大きい楕円を付けた.

足摺2,室戸3など,地震発生時期,もしくは震源断層の方向が一致し

ないeventについては,当該半島のみに隆起域が及んだ比較的規模の小さ

い地震と見なし,小さい楕円で囲んだ.

以上のようにして,四国・紀伊半島沖で発生したプレート内地震につ

いて,発生時期と震源断層の方向を指標にして対応関係を検討した結果,

A, B, Cの3つの震源域において,複数の半島を隆起させる比較的大規

模な地震と,隆起域が1つの半島のみにしか及ばない小規模な地震に分

けられることがわかった.各々の半島において別個に認定されていた

eventについて,お互いの対応関係が明らかになったため　eventAl,

eventB2のように震源域名に対応させてeventの名称を付け直すことにす

る(第57図) ・ただし,規模の小さい地震(小さい楕円で囲まれた地震)

については　eventA'1, eventB'lのように示している.
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注

注1) Ando (1975)ではさらにこの東側の東海沖に震源域Dを推定し

ている.

注2)実際には足摺1,室戸1,紀伊1については,南海地震(1946)の

残留隆起の影響などにより,震源の位置は特定しにくい.しかしながら,

室戸1には若干半島西側が隆起量が大きく,紀伊1は若干半島東側が隆起

量が大きい傾向があるため,仮に足摺1,室戸1波震源域A,紀伊1は震源

域Cで発生したとして議論を進めることにする.
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IV.完新世地殻変動の様式

1.プレート内地震発生の場所と時期

1)海底地形・地質と海底活断層

九州南東部を除いて,西南日本外帯は,完新世後半を通して,プレー

ト内活断層の運動によって,相対的に隆起し,累積してきたことが,港

岸地形や海岸生物の遺骸群体の分布などから明らかになった.地震隆起

のパターンをもとに,プレート内地震は,具体的にどこで,いつ,どれ

くらいの規模で発生したのかを本節では解明していく.

西南E]本外帯沖合は,海洋プレートであるフィリピン海プレートが大

陸プレートのユーラシアプレートの下へ低角でもぐりこんでいるプレi

ト収束帯にあたる.世界の多くのプレート収束帯に見られるように,西

南日本外帯でもその大陸プレートの海溝斜面には,プレート境界方向に

平行して無数の活断層が分布していることが,海底地質探査や海底地形

探査によって明らかにされている(活断層研究会, 1980;加賀美ほか,

1983など) .

四国や紀伊半島沖から南海トラフに至る海底地形は(第58図) ,大陸

棚の外側には土佐海盆,室戸舟状海盆,熊野舟状海盆などの前弧海盆が

発達する.前弧海盆は,西南日本弧の方向に連続せず,ほぼ100km間隔

で分布する南北方向の隆起帯によって分断されている.また,前弧海盆

の陸側斜面には多くの海底谷が発達している.

前弧海盆の外側を縁どるように,土佐婆,室戸梅丘などの外縁隆起帯

と呼ばれる比高数100mの高まりが連続的に分布している.外縁隆起帯か

ら海溝底の間には,内側海溝斜面,あるいは海溝陸側斜面とよばれる比

較的急傾斜の斜面が発達する.この急斜面は海溝軸に平行して帯状に分

布しており,比高数10から数100mの凹凸に富む地形であることから,
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ridgeandtroughzoneと呼ばれることもある(米倉1976　岩淵, 1970).

海溝底は4000から5000mと比較的浅く,海底地滑り性の堆積物に埋模さ

れ平地な地形である.

本海域の地形は,地質構造をよく反映しており,それぞれ隆起部は基

盤岩の背斜軸に,海盆は基盤岩の向斜軸に対応している.地質構造から

見ると,西南日本弧のリツジや凹地は,新第三紀に入ってからその形成

が始まり,現在も継続して成長している(岡村・上嶋, 1986).

地質は主に隆起帯に露出する新第三系の土佐婆層と,これを不整合に

覆い,海盆や凹地を埋積する更新～完新枕の土佐沖層群,室戸沖層群,

南土佐婆層群などからなる.基盤岩は上述の堆積層に覆われているが,

陸側へ向かって次第に深度が浅くなり,陸上の四万十層群に連続してい

く(岡村・上嶋, 1986) .

海底活断層は,外縁隆起帯(OuterRidge)の内側から内側海溝斜面に

かけて,西南日本弧の方向に平行して数多く分布している(第58図)二

各活断層セグメントの長さは10数100kmを越すものまで変化に富むが,

音波探査記録のみから断層を認定しているため,陸上で得られる断層セ

グメントの長さほど正確に捉えられたものではない.このため各セグメ

ントのつながりに関しては,ある程度の誤差を含んでいると考えるべき

であろう.これらの断層は,ほとんどが南落ちのセンスを示しており,

フィリピン海プレートの低角もぐりこみにともなって派生したスラスト

と考えられる(岡村ほか, 1987).四国南岸や紀伊半島南部を隆起させ

た地震は,このような海底活断層のいくつかが活動することによって発

生したと解することができる.

2)断層モデルによる断層パラメータの推定
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地震に伴う地表変位のパターンを基にして,震源となった断層の位置・

長さ二幅・変位量・変位の向きなどの各種の断層パラメータを推定する

方法として,断層モデルを用いることが多い(Ando, 1971, 1975;

FitchandScholz, 1971など).断層モデルとは,基本的に,媒質を半無

限弾性体と仮定して,その中で有限な拡がりを持つ断層の変位によって

生ずる地表の静的変形を数学的に解析する方法である.最近では,より

実際的な地殻構造を反映させるために,従来の単純な均質モデルを発展

させて,層構造モデル(Ben-menahem and Singh, 1968 ; Ben-menahem

andGillon, 1970 ; Singh, 1970 ,' Sato, 1971 ,'ChinneryandJovanovich,

1972; SatoandMatsu ura, 1973 ; Matsu'uraandSato, 1974など) ,

球状モデル　Ben-Menahem etal, 1969 ; Smylie and Manshinha, 1971

Manshin血aandSmylie, 1971など) ,不均質モデル(Rybicke, 1971 ;

Jungels andFranzier, 1973 ; Sato, 1975 ; SatoandYamashita, 1975など)

などが新たに提唱されている.観測された地表変位に関するデータから,

これらの断層モデルを用いて断層パラメータを厳密に推定することは必

ずしも容易ではないが,第-近似を求める手法としては有効であると言

える(桧浦・佐藤, 1975).

地下深部の地質構造が詳しくわかっていれば,地質構造による影響を

考慮にいれた不均質モデルによって,断層パラメータを推定するのが理

想的である.しかし,本地域では,物理探査などによって間接的にはお

およその地質構造が明らかにされているものの,ポーリング調査などに

よる直接的な地質データは,十分蓄積されているとは言えない.したが

って本研究では,単純な断層モデルの中では最も新しい考えを取り入れ

た,球状モデル(Manshinnhaand Smylie, 1971)を使って断層パラメー

タを推定していく.
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断層の座標系とパラメータを第59図のように定める. Hoは断層の深

さ, Wは断層の幅, 2Lは断層の長さ,鋸ま断層の傾き, Aはずれの方

向, dは変位の量を表すものとする.例えば,断層の長さ100km,断層

の幅50km,深さ0km,傾き30　ずれの方向450　で変位量5mであった

とすると,これに伴う地表の変位のパターンは第60図のように措かれる.

このような断層モデルを用いることによって,完新世後半に西南日本外

帯の沖合で発生したと推定される各プレート内地震(event)について,

その地表変位パターンから断層パラメータを求めることを試みた.

四由・紀伊沖合で完新世後半に発生したプレート内地震のうち,比較

的広域にわたる隆起を伴ったevent (Al-3, Bl-3, Cl-3)について

(図) ,断層モデルを用いることによって,各eventの断層パラメータを

推定する.

(a)震源域A

eventA3は　5000-4000yrBPに発生したと推定され,室戸半島および

足摺岬付近に隆起域が及んでいる(第61図).陸上における隆起量の最

大値は4mを超えており,すべてのeventの中でもっとも大きい.隆起の

パターンは,室戸岬側が相対的に隆起量が大きく,足摺岬側が小さい.

また,室戸岬側(北東側)にややプランジする傾向が見られる.

また,震源断層は,フィリピン海プレートのもぐりこみに伴った圧縮

の応力場でできたスラストである可能性が高いことから,断層上盤側で

の北東側に突き出した隆起パタ-ンは,右横ずれ成分をもった斜めずれ

変位によって説明されよう.

eventA3の隆起パターンになるべく近似するよう断層パラメータを試

行錯誤によって定めた(第61図上その結果,断層パラメータは,断層

の長さ2L-154km,断層の幅W-92km,断層の角度β-35　ずれの
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方向人　=45^　変位量(netslip) d-15mの時に, eventA3の隆起パタ

ーンに最も近似することがわかった.

同様にしてeventA2, Alにらいても断層パラメータの推定を行なった.

eventA2の隆起パターンはeventA3と同様な傾向を示しており,隆起パタ

ーンに近似する断層のパラメータはeventA3とほぼ同じになったが,変

位量は10mとやや小さい(第62図. eventAlについては　eventA2の断

層パラメータと同じ結果になった(第63図) .しかしながら　eventAl

の隆起量分布のパターンには,南海地震(1946年)の残留隆起が含まれ

ており,断層の位置や断層パラメータについては,若干数値に幅を持た

せて解釈する必要がある.

震源域Aで発生した3つのevent (A3, A2, Al)について,各震源断

層のパラメータを断層モデルを用いて推定した結果, 3つのeventともほ

ぼ同じ位置に断層線が推定された.この位置には,岡村・上嶋(1986)

や岡村ほか(1987)が行なった海底地質探査によると,西室戸梅丘南側

から土佐海盆の南側を通って足摺海丘北側に至る断層群が分布している.

この断層群を一連の断層系と考えると,最も陸側に近く,かつ足摺・室

戸両岬を同時に隆起させるに十分な長さを持った断層であることから,

震源域Aで発生したプレート内地震の主要な震源断層は,東経134- 10',

北緯32- 50'東経133- 20',北緯32- 20'付近に分布していると推

定される.この断層は南海スラストよりやや高角な約35。の角度で大陸

側が衝上するスラストであり,断層のずれの方向は450の斜めずれであ

ることがわかった.地震1回の変位量は10-15m程度で,桧田(1975)

の公式によって地震規模を求めると,いずれもマグニチュード8クラス

の巨大地震であったと推定される.

完新世海成段丘などから求められた垂直変位量の分布パターンと,節
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層モデルによって求められた垂直変位量の分布パターンとを比べると,

若干前者の方がやや北東にプランジする傾向が強く出ている.この原因

として考えられることは,地質構造の影響や,また室戸海脚東側に発達

する商北方向の断層のような枝断層の活動による影響などがあげられる.

(b)震源域B

eventB3は5500-5000yrBPに発生したものと推定され,隆起量は最大

2m弱である.室戸半島には地形的な隆起の証拠は残されていないが,

紀伊半島南部での隆起範囲の広さと量から推定すると,その隆起域は室

戸半島にまで及んでいた可能性が高い.室戸半島において,完新世の地

形に記録されている最も古いプレート内地震はeventA3 (5000-4000yr

BP)であり,この地震前の地形面(Ll面段丘)が完新世で最も古い地

形面である.室戸半島にはeventB3より古い地形面は残存していないた

め　eventB3が地形的記録として残されなかったと考えられる. eventB3

の隆起パターンは紀伊半島の南西側が大きく隆起する傾向があり,震源

域Aで発生したeventのように等隆起量線が北東方向にプランジする傾向

は見られない.この隆起パターンに近似するように断層モデルを用いて

断層パラメータを推定した.その結果,断層の長さ2L-154km,断層の

幅W-116km,断層の角度8-35。 ,ずれの方向人　=90"　変位量　net

slip) d-10mの時最も近似することがわかった(第64図) .震源域B

で発生した広域的隆起を伴うプレナト内地震　event這3-Bl)の完新世

段丘などから求められた隆起パターンはほとんど似通っており,断層パ

ラメータもほぼ同じであるという結果が得られた. eventB2に関しては

紀伊半島側の隆起量が比較的小さいため,断層の長さ2L-146km,断層

の幅W-110kmと若干小さく推定された(第65図,第66図).
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断層パラメータのうち,変位の向きAが900であることから,これら

の地震はいずれも低角逆断層型の地震であったと言える.また,震源域

Aと同様に, 3つのeventとも同じ断層が活動したものと推定された.こ

の断層は,活断層研究会(1980)や岡村・上嶋(1986)が作成した海底

地質構造図によると,外縁隆起帯である土佐婆南側から紀伊半島沖の室

戸舟状海盆南端に至る断層群に一致する可能性が高い.この断層の東端

と西端の位置はそれぞれ東経135- 36',北緯33- 09'と東経134　07',

北緯32- 53'付近に推定される.

(C)震源域C

震源域Cで発生したeventは,陸上で観測される隆起域が紀伊半島南部

に限られているため,他の震源域に比べ断層パラメータの推定において

若干精度が落ちると思われる.先に述べたように,紀伊半島において海

成段丘などから求められたプレート内地震である紀伊5には,隆起パタ

ーンから二つの地震が含まれている可能性がある.これらのうーち紀伊半

島南東側で発生した地震のほうがより大きな隆起をもたらしており,こ

の地震をeventC3とした. event C3は4000-3800yr BPに発生したものと

推定されている.

eventC3の隆起パターンは紀伊半島の南東側が大きく隆起する傾向が

あることから,震源域Cの震源断層の位置は紀伊半島南東沖合の熊野舟

状海盆南側の外縁隆起帯外側付近であると推定される. eventC3の隆起

パターンに近似するように断層モデルを用いて断層パラメータを推定し

た・その結果,断層の長さ2L-207km,断層の幅W-104km,断層の角

度β-35^　ずれの方向Å-9Ou　変位量(netslip) d-10mの時最も

よく近似することがわかった(第67図上

107



完新世段丘などから求められたプレート内地震(eventC3--Cl)の隆

起パターンは,それぞれ類似しており,それから導かれる断層パラメー

タもほぼ同様な結果が得られた(第68図) . eventClの隆起量分布のパ

ターンには,最新の1946年)巨大地震隆起によるノイズが含まれてお

り,断層の位置や断層パラメータを正確に求めることは困難であるため,

eventC2とほぼ同じと仮定して議論を進めることにする(第69図).

これらのeventの断層パラメータを求めると,変位の向きAが900　で

あることから,いずれも低角逆断層型の地震であると言える.また,震

源域A ・ Bと同様に, 3つのeventとも同じ断層が活動したものと者えら

れる.この断層は,前弧海盆である熊野舟状海盆の南端を縁どる外縁隆

起帯の志摩梅丘群南緑に位置し,この付近に発達する断層群(活断層研

究会, 1980;岡村・上嶋, 1986)の中のどれかの断層に一致する可能性が

ある・この断層の東端と西端の位置はそれぞれ東経137- 25',北緯33

- 35'と東経136- 10' ,北緯33- 02'付近と考えられる.

各震源域で発生した広域的隆起を伴ったプレート内地震について,断

層モデルを用いて断層パラメータを求めた結果,第11表のようになった.

震源域B, Cでは低角逆断層によってプレナト内地震が発生してきたの

に対し,景源域Aでは,横ずれ成分を伴った斜めずれ断層によって地震

が起こってきたことがわかった.また,断層の長さは,概ね150-200km

であり,断層の幅は90-100kmである.断層の角度は　35^　ぐらいにそ

ろっており,微小地震などから知られるプレート境界の角度;15-20- )

に比べ,やや高角になっている.このことから,プレート内地震を引き

起こす海底断層は,地下深部ではプレート境界に収放する,デコルマン

的な構造になっていると考えられる(第70図上本研究では,比較的局

地的な隆起を伴ったプレート内地震　eventAl-　Bl¥ B21)については,
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データが少なく,断層モデルの通用が困難なため,断層パラメータの推

定を行なわなかった.これらの地震を引き起こした震源断層は,おそら

く外縁隆起帯よりも内陸側にあり,極めて陸地に近い位置に存在す為と

推定される.例えば, eventBl'などは室戸海脚東側から室戸半島東岸に

かけて発達する活断層(活断層研究会1980　岡村・上嶋, 1986)が動

いた可能性が考えられる.

3)断層運動の周期性

一つの断層系において時間と変位量の関係がわかれば,断層運動の周

期怪が明らかになり,地震発生時期や規模の長期的将来予測が可能とな

る(shimazakiandNakata, 1980).完新世後半に巨大プレート内地震を

発生させた各震源域(A, B, C)において,震源断層にそれぞれ震源断

層A,震源断層B,震源断層Cと仮に名前を付け,それぞれの断層につい

て時間一変位量図を作成した.なお,地震発生時期の誤差の幅は,図上

では綱の幅で示しているが,平均変位速度などは,便宜的にその平均値

(中央値)を使って算定した.

震源断層Aは(第71図) ,完新世後半に3回の活動をしており,その中

ではevent A3の時の変位量が最も大きい.平均活動周期は2200年で,辛

均変位速度は5.7m!lOOOyである.地震断層Aは低角の斜めずれ断層なの

で,垂直成分の平均変位速度(断層線付近における上盤側の平均隆起速

皮)と水平成分のそれをそれぞれ求めると, 2.3m/1000yと4.0血/lOOOyと

なる・平均隆起速度についてみると,日本の陸上活断層にはこのような

大きな隆起速度を持つ断層はなく,プレート衝突帯に位置するヒマラヤ

前縁断層(HFF)と同程度(最大2.5m/lOOOy (中田, 1982) )の隆起速

度を持っていることがわかる.また水平変位速度は,中央構造線活断層
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系の変位速度(5-10m/1000y (岡田1973) , 5-8m/1000y (Tsutsumief

al, 1990)　より若干小さい.

震源断層Bは(第72図) ,完新世後半に3回活動しており,平均活動周

期は2300年で,平均変位速度は4.3m/lOOOyである.震源断層Bは低角逆

断層であることから,平均隆起速度は,平均変位速度に断層傾斜角の正

弦を乗ずることによって2.5m/1000yと求められ,震源断層Aよりやや大

きい値を示す. eventB3とeventB2の時間的間隔が, eventB2とevent Blの

間隔に比べ800年程度長いが,断層変位量はどの地震も10mで同じである.

震源断層Cは(第73図) ,完新世後半に3回活動しており,平均活動周

期は1900年で三つの震源断層中最も短い・平均変位速度は5.3m/lOOOyで

三つの震源断層中最も大きい値になっている.震源断層Cも震源断層B

と同じく,低角逆断層と考えられることから,平均隆起速度は

3.0m/lOOOyと算出される. eventの発生間隔はほぼ同じであり,地震発生

の周期怪が他の震源断層に比べて高いと言える∴

断層運動の再来モデルには　strictly periodic model , time predictable

model, slippredictablemodelの3つが提唱されている(第74図) (

ShimazakiandNakata, 1980)本研究で取り上げた3つの震源断層は,完

新任後半の活動歴のみから判断すれば,時間一変位量図における階段状

折れ線グラフの角が,上下それぞれ地震発生時期の誤差の範囲内で-直

線上に乗ることから,ほ鳩trictlyperiodicmodelにあてはまりそうである.

陸上や沿岸の活断層では, timepredictable modelを支持する活動歴を示す

ものがよく知られている(島崎ほか, 1986など主陸上または沿岸の活

断層が,一回の活動における変位量に関して定常性が保たれにくいこと

の~つの原因として,海溝軸から相対的に距乾の隔たった陸上は,比較

的単純な地質からなる海溝付近に比べ,複雑な地質・地質構造からなっ

110



ていることから,断層面の構造も一枚岩ではなく複雑であることなどが

可能性として考えられる.

4)海底地形と地震性隆起累積との関係

プレート内地震によって断層の上盤側が隆起したとすれば,震源域の

中央部が最も隆起しているはずであるが,実際には半島部のある南北方

向の隆起帯とその即こは前弧海盆があり,震源域の中央部は沈降してい

る.

杉山(1989)は,西南日本の前縁部を,プレート境界地震の震源域に

対応する,東西幅120-150kmの構造単元に区分し,構造単元の境界部に

は,室戸岬,御前崎などの南方に突出する逆L字状のトレースを持つ隆

起帯が存在するとした(第75図上　さらに杉山(1989)は,これらの各

屈曲構造要素の変形パターンは,右斜ずれ変位を有する震源断層の活動

(プレート境界地震)に伴う地表における変位の特徴と調和的であると

し,このことから屈曲構造は定常的な造構応力場で形成されたものでは

なく,プレート境界地震に伴う地震性地殻変動の一形態と考えた.

これに対して岡村(1990)は,西南日本外帯には島弧方向に大きく斜

交した南北方向の軸をもつ波曲構造が発達し,そのうち背斜部は室戸岬・

足摺岬から海側へ伸びる尾根状の地形で表わされ,向斜部は紀伊水道,

土佐湾,豊後水道から南へ伸び,前弧海盆に達するとした.さらに岡村

(1990)は,これらの南北方向の軸をもつ波曲構造は,西南日本外帯の

陸上に見られる波状地形の海側延長に相当し,第四紀に入ってから西南

日本弧全体が東西圧縮場となったため急速に発達し始め現在も成長を続

けているとし,四国南岸に沿って分布し南に高度を増す海成段丘は,従

来考えられてきたような北-北西-の傾動隆起運動によって形成された
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のではなく,南北軸の背斜の成長によって形成されたと述べている.

杉山(1989)の言う右横ずれ逆断層のみでは影響範囲が比較的狭く限

定されるため,岡村(1990)が述べるような西南日本全体の波曲構造の

形成過程を説明できないと思われる.また,杉山(1989)に言うような

右横ずれ逆断層によって,南北隆起帯や前弧海盆が形成されたとすると,

断層モデルから見ると,前弧海盆の沈降軸は構造単元の西側に偏ってい

るはずであるが,実際はほぼ中央に位置している.以上のことから,前

弧海盆や南北方向の隆起帯を形成したメカニズムは,岡村(1990)が述

べたように,東西圧縮場における波状変形が重要な役割を果たしている

と考えられる.すなわち,プレート内およびプレナト間地震時には,図

のように前弧海盆の部分も半島部も隆起するが,前弧海盆は波状変形も

しくはアイソスタティックな原因などによって地震隆起速度を上回る逮

度で沈降し,一方半島部では波状変形より地震隆起のほうが卓越しこれ

が累積する.このような変形が重合することによって現在の構造が形成

されたと解することができる.

5)歴史地震とプレート間地震・プレート内地震

我が国において,震災が歴史記録として残されているのはほぼ7世紀

以降であり,とりわけ,文書として詳しく記載された記録が残っている

のは,江戸時代以降である.南海道では100年から200年に1回の割合で

沿岸地域に大きな被害をもたらした巨大地震が莞生しており(第12表) ,

本研究で明らかになったプレート内地震の内いくつかは歴史地震として

記録されているはずである.推定された各event発生時期の14C年代を,

Kleinetal. (1982)の方法によって歴史年代に換算し,歴史地震との対

応関係を検討してみる.歴史地震の記録は,宇佐美(1987)を用いる.
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eventBl (800-600yrBP)はA.D.1200-1400年にあたり,年代的にみ

るとA.D.1331年の元徳地震(M-7.0上A.D.1361年の正平地震(M-

8.4)のどちらかに相当する可能性がある.この中で元徳地震は,古記

録から推定された震央の位置が北緯33.7度,東経135.2度の田辺湾沖にあ

り,地震規模も比較的小さいことから　eventBlがこれに相当する可能

性は低い・正平地震は,震央が潮岬西方にあり,地震規模も大きく,室

戸半島・紀伊半島におけるeventBlの隆起パターンには調和するように

見えることから　eventBlは正平地震に相当する可能性が高い.

eventAlとeventCl (200yrBP-)は, A.D.1700年以降であり,

A.D.1707年の宝永地震(M-8.4) , A.D.1854年の安政地震(M-8.4)の

どちらかにあたるものと考えられる.隆起パターンの特徴が明確でない

ため,いずれかに確定す_ることにはむずかしさがある.

宝永地震と安政地震による隆起のパターンは,古記録や言い伝えから

ある程度復元されている(第76図(Ando, 1975).これによると,安

政地震は昭和南海地震と似た隆起のパターンを示しているが,宝永地震

についてみると,各地の隆起量が安政地震の約1.5-2倍になっており,

また隆起域が東海地方にまで及んでいるという特徴が見られる.

Ando (1975)は南海道における震源域をA～Dの4つの地域に分け,そ

れぞれの震源域に対応する震源断層がいくつか組み合わさって活動する

と述べている・さらにAndo (1975)は,震源断層の組み合わせによって,

南海道で発生する地震の隆起パターンがそれぞれ異なるとし,これによ

って宝永と安政地震の隆起パターンの違いを説明している(第77図) .

しかしながらAndo (1975)は,残留隆起という観点からは考察しておら

ず,完新世の隆起汀線高厚と地震隆起量の関係には触れていない.

今まで述べてきたように,完新世後半の海成段丘や生物化石を基に復
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元した隆起汀線の高度からみると,四国や紀伊半島南岸は,隆起が逆戻

書りするプレート間地震ではなく,プレート内地震によって累積的に隆起

してきたと考えられる.'1946年に発生した昭和南海地震を最も新しいプ

レート間地震であるとすれば,その92年前に発生し,昭和地震と隆起パ

ターンや被害の特徴がほぼ同じである安政地震もプレート間地震と考え

られよう.したがって,残る宝永地震がプレート内地震であったことに

なるが,古記録によれば宝永地震時に室戸岬では2.0-2.5mの隆起があ

ったとされており(Ando, 1975) ,これは地形学的に求められた200yr

BPの汀線高度である1.3mより1.5-2倍程度大きい.この現象は,プレ

ート内地震とプレート間地震がほぼ時期を同じくして発生したと考えれ

ば,うまく説明することができる.つまり,室戸岬において宝永地震時

に2.0-2.5m隆起したうち,プレート内地震による隆起量が1.3m,プレ

ート閏地震による隆起量が0.7-1.2mであり,プレート閏地震による隆

起の分が逆戻りしてOmになった結果, 1.3mの隆起量が残留したという

ことである・プレート間地震の隆起量0.7-1.2mという値は,昭和南海

地震や安政地震の時とほぼ同じ隆起量である.

event AlとeventClは発生時期がほぼ同じであり,この時期に起こった

被害地震の内プレート内地震と考えられるものは宝永地震のみであるこ

とから　eventAlとeventClはプレート間地震とともに同時に発生し,こ

の3つの地震があわさったものが宝永地震と言えるであろう.このケー

スと全く同じではないが,沖合いで起こる巨大地震が引き金となって,

同時に内陸の活断層が活動した実例としては, 1923年に発生した関東大

地震に伴って変位した延命寺断層(活断層研究会, 1980)などが挙げら

れ'・=>.

eventA'1とevent B'1は発生時期が近似しており,またA.D.800-1000年
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頃にあたり歴史地震として記録されている可能性が高い.この時期に発

生した記録がある歴史地震は, A.D.887に起こったとされる仁和地震で

ある・古い時代に起こっ、た地震であるため,隆起量など詳しいことは不

明な点が多いが,宝永地震の例から推定すると　eventA,1とeventB'lも

プレート間地震にともなって発生したプレート内地震である可能性が考

えられる.

南海道沖で発生するプレート間地震は,歴史記録などから100年-200

年に一回の割合で起こることがわかっている.これに対して,隆起量が

累積すると考えられるプレート内地震は,数100年1000年以上の長い

周期で発生している.プレート間地震とプレート内地震は全く別の震源

断層によって引き起こされるものであるが,その発生時期は宝永地震の

ように両者が同時に発生することもあるらしい.また,多くのプレート

内地震が,プレート間地震を引き金として発生してきた可能性も十分考

えられるであろう.
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2.九州南東部の地殻変動

南九州は全般的に段丘等の第四紀の地形面の発達が悪いうえ,シラス

などの比較由新しい火山噴出物に厚く覆われてい`るために,第四紀以降

の地殻変動像の全容はいまだ明らかにされていない.そうした中で,九

州南東部の宮崎平野やその周辺には更新世や完新世の海成段丘がよく発

達していることから,この地域は少なくとも第四紀後期には著しく隆起

してきていると推定されている(長岡, 1986;前杢・長岡, 1988).本

節では,段丘・海底地形の変形,活断層の分布などから,南九州南東部,

宮崎平野から大隅半島にかけての地域およびその周辺海域における完新

世の地殻変動の様式を明らかにし,その原因について考察を試みる(第

78図) .

1)海成段丘対比とその変形

宮崎平野やその周辺には更新世や完新世の段丘が広く分布している(

Endo,1968;長岡, 1986).前述したように,完新世の海成段丘の内,

約6000年前の最高位の面,例えば宮崎平野の下田島I面(長岡ほか,

1991)日南海岸の巾着I面(前杢・長岡, 1988)などに相当する海成面

は,本地域に広く分布する・特に下田島I面は,多くの浜堤列から成り,

その構成層上部にアカホヤ火山灰Ahを挟んでいる(第79図) .巾着I面

はベンチを主体とする波食地形である.これらの面の旧汀線高度は, -

ツ瀬川より北,日向市にかけては6m, -ツ瀬川から大淀川の間で7m,育

島付近で8.5mとなり,ここから南-都井岬にかけてはノッチ等として

8-9mを保つ(第80図).さらに南の志布志ではこれまで,完新世の海成

面の報告はなかったが,肝属川左岸に砂州を伴う海成面が認められ,こ

の海成層を覆う湿地堆積物中から,約5000年前,鹿児島県薩摩半島の池
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田カルデラから噴出した池田降下軽石IkPが発見されている(長岡信治・

桧島義章未公表資料).この海成面は形成時期から下田島I面に対比し

てよかろう.その海成層の上限高度は6-5mであり,日南海岸より低い.

大隅半島南端佐多岬では,海抜5m以下に完新世に形成されたと考えられ

る離水ベンチが数段分布している.このように太平洋岸に平行して見る

と,完新世海成段丘は著しく隆起しており,隆起の中心は宮崎平野南部

から日南海岸にある.下田島I面よりも低位の完新世海成段丘面もほぼ

同様の傾向にある(第80図) .

更新世の海成段丘は,宮崎平野の三財原画,新田原II面などがある.

これらのうち,三財原画は最終間氷期の最高海水準に対応して形成され

たと推定される発達のよい海成面である(長岡, 1986).その旧汀線高

度は,北から日向市北部で30m,耳川河口で50m, -ツ瀬北の模式地三

財原で90-95m,大淀川北で105-120mと南へ高くなる(第80図).これは,

完新世段丘の旧汀線高度の変化と同じ傾向である.その南の日南海岸に

は,三財原画にあたる段丘面は確認されていない.しかし,さらに南方,

志布志の北,夏井海岸の海抜10-30mにはこれに相当するか,もしくはそ

れより古い海成段丘,夏井段丘(夏井砂磯層:大木・早坂, 1973)があ

り,やはり完新世段丘と同様にこの付近で旧汀線高度が低くなるようで

ある(第80図上大隅半島南東海岸には海成段丘は認められていないが,

佐多岬北方の郡には,厚い阿多火砕流堆積物の台地の下,海抜20m付近

に阿多火砕流堆積物に不整合に覆われる海成砂層がある(長岡信治未公

表資料) `・以上のように,最終間氷期の海成段丘の隆起変形は概ね完新

世のそれと調和的と言えよう.また, 1901-1981年の間の一等水準点の

変動量をみてみると,大局的には日南海岸北部から宮崎平野南部に隆起

の傾向が認められる(第80図) .
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2)九州山地の高度変化

九州山地はNE-SW方向に細長く延びていて,北東へ次第に帽を狭め

る・南西側は鹿児島地溝の北緑で終わる.尾鈴山や大崩山,市房山など

の中新世の火成岩体を除くと,山地高度は阿蘇火山と日向市を結ぶ線を

境に急激に変化する(第78図).そこより西では,国見岳(1739m)をは

じめ1000m以上の峰々が並ぶ.日南海岸の背後の鰐塚山地(鰐塚山

1119m)もその線の西側に入る.一方,東側の九州山地は,突き出した

第三紀の火山である大崩山を除くと高さが700-600mとなり,そのまま豊

後水道に落ち込む.九州山地の定高性のある山頂を連ねた面は三波川帯・

四万十層帯を削剥して形成された準平原の名残と考えられる.この準平

原は,四万十層群堆積後,九州山地隆起以前の宮崎層群堆積期,すなわ

ち鮮新世に形成されたと推定される.

3)海底地形

海底地形を見ると,宮崎市沖で大陸棚と大陸斜面が南東へ広く張りだ

して日向海盆をさえぎり,そのまま大隅半島沖まで続く(第78図).こ

の張りだす大陸斜面と日向海盆の境界には,地溝と考えられる海底谷が

ある(第78図のⅤ).この海底谷は日向海盆の南限から,さらに南東へ

延び,都井梅丘の北東側をぬけて,南海トラフの南限,九州・パラオ海

嶺の北東縁の崖へと連続する(第78図).この線より南側の大陸斜面で

は, N-SおよびNNE-SSW方向のリニアメントを伴いながら斜面が複雑

に隆起・変形している.この南側,種子島沖の大陸斜面では,九州・パ

ラオ海嶺の北側ほど著しい斜面の隆起はみられないが,琉球海溝に平行

した方向を持つリッジと地溝を伴う変動地形,大規模な海底地滑り地形
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などが発達する(第78図).

A 4)九州・パラオ海嶺の沈み込みによる九州南東地域め隆起

準平原の高度分布が大きくなる阿蘇火山と日向市を結ぶ線より南側の

九州山地,第四紀後期の海成段丘の傾動隆起の起きている宮崎平野南部

から日南海岸の地域,大陸棚が東へ張りだす宮崎平野南部から大隅半島

にかけての沖合,日向海盆南側の隆起・変形を受けている大陸斜面とを

列ねた顕著な隆起帯(第78図)は,波長が150kmにもおよぶNNW-SSE

方向の大きな背斜とみなすことができる.その背斜軸を南南東へ延長す

ると,プレート境界を過えて九州・パラオ海嶺にそのまま連続する(第

78図).このことは,南東の海側からの九州・パラオ海嶺の沈み込みに

より,その陸側の隆起が引き起こされている可能性を強く示唆するもの

である.北東から阿蘇火山まで延びてきた九州の火山フロントもこの隆

起帯で一旦途切れ,霧島火山で再び現われるようにみえる.

隆起地域南側にある火山フロントの陸側には,複数のカルデラを伴う

火山性構造陥没地である鹿児島地溝が形成されていて,顕著な隆起は起

きていないようであるが,鹿児島地溝内で鹿児島湾の北部,国分平野や

姶良平野に限ってみると,完新世海成段丘(約6000年前)の旧汀線高度

が海抜10mを越えており(森脇ほか, 1986) ,例外的に隆起している.

ここでは,最終間氷期に形成された宮崎の三財原画相当の海成層(長谷

ほか, 1987)は30m以下にしか分布しないこと,隆起地域が姶良カルデ

ラに近接していることなどから,例外的な完新世の著しい隆起は,マグ

マの上昇などによる一時的なものとみたほうがよさそうである.

九州・パラオ海嶺の沈み込みがどのように九州南東部を含むユーラシ

アプレートを隆起させているのであろうか.単純には,沈み込む平たい
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フィリピン海プレート上に突出した九州・パラオ海嶺が,下からユーラ

シアプレートを押し上げていると考えることができる.そのような変形

は　YamazakiandOkamura (1989)により,大陸斜面の都井海丘などに

おいてすでに指摘されている.九州・パラオ海嶺の沈み込んだ大陸斜面

には,断層が多数形成されていて,海嶺の沈み込みによる変形を示して

いる.

一方,大陸斜面より陸側の大陸棚や九州南東海岸部,九州山地南部に

は,活断層が極端に少なくなり(九州活構造研究会, 1989) ,大陸斜面

で見られるような沈み込むプレートの地形的高まりによる上盤側プレi

トの変形や隆起は起きていないと推定される.ここでは,沈み込まれる

側のユーラシアプレートの地殻が100km以上と厚くなり,沈み込む側

(フィー!ピン海プレート)の数キロオーダーの地形的な凹凸の影響は現

れないと考えられる.したがって,大陸棚を含む九州南東部の隆起には,

別の原因を考える必要がある. Hirahara (1981)は,地震波走時解析に

よる3次元速度構造から,九州・パラオ海嶺が沈み込んだ付近の地下

30-60kmに低速度の部分を見出し,この部分がプレート内の不均質部と

して浮力を生じていると考えている.九州・パラオ海嶺は古島弧であり,

周囲の玄武岩質の地殻より軽い酸性～中性の火成岩から成るので(Aoki

andIshikawa,1985 )　沈み込むと浮力の役割を果たす可能性は高い.こ

の浮力が,九州南東部から大陸斜面を含むユーラシアプレートを持ち上

げていると推定される.しかし,現在,海溝部に沈み込もうとしている

九州・パラオ海嶺は,ユーラシアプレートを隆起させるほど十分大きく

ないように見える.それよりもはるかに厚い花南岩質の地殻を持つ大き

な海嶺が過去に沈み込み,現在のような隆起を引き起こしているのかも

しれない.
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5)九州・パラオ海嶺の沈み込み方向からみたフィリピン海プレート

の動きの変化

こうした九州・パラオ海嶺の沈み込みは,いつごろから始まり,どの

ような変遷を経て,現在の様な隆起を引き起こしているのであろうか.

また,フィリピン海プレートの動きとの関連はどうであろうか.

九州山地や鰐塚山地の四万十層群は, 「北薩・人吉・野尻の屈曲」 (

Murata,1987)と呼ばれる屈曲構造により,走向をNEからNS方向へ大き

く変化させる.こ.の屈曲は, 19-15Maの日本海拡大の際,九州・パラオ

海嶺と四万十帯との接点を西の固定点として西日本が時計回りに回転し

たために形成されたものである(Murata,1987) .これは九州・パラオ

海嶺の存在を示す最も古い証拠で,九州・パラオ海嶺は中新世初期には

すでに現在の位置に近いところにあったことを示している(

Murata,1987) (第81図I) .

また,宮崎平野において,段丘をつくる第四系の基盤として広く存在

する宮崎層群は,北薩の屈曲部内側に形成された中新世末から鮮新世(

6-2Ma)鈴木, 1987)の前弧海盆の堆積物である.この海盆は,現在そ

の東にある日向海盆の前身「古日向海盆」とされている(岡村, 1988主

宮崎層群は北に向かって時代が新しくなや(鈴木, 1987).これは海盆

の南側から北へ隆起が進み,これに伴い海盆の堆積城が北へ移動した結

莱,現在の位置へ日向海盆が形成されたことを示している(岡村, 1988)

(第81図II主　隆起の原因は,海盆下に沈み込んでいる九州・パラオ海

嶺と考えられ,隆起域の北への移動はそのまま九州・パラオ海嶺の動き

を表していると考えられる(岡村, 1988).また,この鮮新世には著し

い海進があり, 「古日向海盆」背後の四万十帯・三波川帯は現在の様な
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山地ではなく,海面近くにまで削剥されて準平原を形成していた.

以上をまとめると,前・中期中新酎こは九州・パラオ海嶺は宮崎平野

南部の沖合いに位置し,日本海の拡大およびそれに伴う西日本弧の時計

回りの回転により,三波川帯・四万十帯の屈曲構造を形成した(第81図

I) ・その後,中新世末に屈曲の東側に前弧海盆が形成され,鮮新世ま

での間に,沈み込んだ海嶺が徐々にその海盆の下を北へ現在の日向海盆

の西緑部まで動いた. (第81図II).屈曲構造形成後,九州・パラオ海

嶺が相対的に北へ移動していることから,中新世末から鮮新酎こおける

フィリピン海プレートそのものの進行方向は九州・パラオ海嶺の伸張方

向(N20-350 W:岡札1988)よりさらに北向きの北北西であったと考

えられる(岡札1988 ; YamazakiandOkamura, 1989) (第81図II).

2Ma以降の第四紀になると,宮崎層群からなるかつての前弧海盆の西

縁部が隆起陸化し,そこに宮崎平野が段丘化しながら形成された(第81

図Ill).それとともに,前弧海盆背後の準平原も隆起し,九州山地がで

きた.この時の隆起の中心は,すでに述べたように宮崎平野南部～日南

海岸付近である.九州・パラオ海嶺は相対的に西へ移動したことになる

ので,フィリピン海プレートが沈み込み方向をそれまでの北から,海嶺

の伸長方向N20-35o Wより西へ偏った西北西方向へ転じたと考えられる

(岡村, 1988主海嶺北端部の東側に,かつて(鮮新世)の海嶺の沈み

込みによりえぐられたような大陸斜面の窪みや海嶺の移動の跡を示す凹

地が認められたり(第78図G,第81図in;岡村, 1988; Yamazakiand

Okamura, 1989)　海嶺の沈み込みにより変形隆起した大陸斜面の東側

に細長い引張性の海底谷が形成されている(第78図Ⅴ)のも,この動き

を支持する証拠と言える.

音波探査記録をみると,逆に九州・パラオ海嶺の北端部の西側では,
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北西へ沈み込む海嶺が南東へ張り出した大陸斜面に衝突するようにサブ

ダクションしており,それに伴い,海嶺背後の四国海盆でも,もともと

拡大時に形成された基盤の断層が再活動しているつ第82図).

6)第四紀における南九州全体の顕著な隆起傾向

新第三紀から第四紀にかけての堆積盆や隆起域の移動は,上記のよう

に九州・パラオ海嶺の沈み込み方向の変化で説明できる.しかし,第四

紀においては,九州南東部さらには九州山地を含めた南九州全体が隆起

するような傾向が,第三紀に嫁べ極めて顕著になる.鮮新世には,準平

原が発達したこと,大規模な海進が起きたことなどを考えあわせると,

南九州全体は第四紀ほど隆起していなかったと推定される.一方,海成

段丘の旧汀線高度や,九州山地の山頂高度から求めた第四紀における隆

起速度の概算は,九州・パラオ海嶺の延長上で0.8-0.7m/lOOOyr. ,周辺

部でも0.5-0.3m!lOOOyr.にもなる.このような広域で急速な隆起は,九

州・パラオ海嶺の沈み込み方向の変化だけで説明するのは困難で,何か

別の原因を考えなくてはなるまい.例えば,岡村(1990)が紀伊半島から

四国にかけての西南日本外帯で示した第四紀の東西圧縮の影響が,九州

にまで及んでいるのかもしれない.

7)まとめ

九州・パラオ海嶺の沈み込み方向の変化が,新第三紀以降の南九州

のテクトニクスに大きな影響を及ぼしていることを述べてきた.特に,

第四紀に入るとフィリピン海プレートが北北西から西北西へ進行方向を

転じたために,九州・パラオ海嶺は,現在の位置に沈み込むようになっ

た.海嶺が沈み込んだユーラシアプレート上の九州南東沖の大陸斜面や
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大陸棚,宮崎平野南部および日南海岸にかけての海岸地域と,そこから

九州山地南部にかけての内陸地域が著しく隆起している.隆起のメカニ

ズムは,沈み込んだ海嶺の軽い地殻が浮力として働き,アイソスタティ

ックに隆起している可能性が考えられる.

124



3 ,地殻変動の地球物理的解釈

これまで,完新世後半に発達した海岸地形,潮間帯にすむ生物の石灰
*

質遺骸などを基礎資料として,西南日本外帯南部における完新世地殻変

動の様式について,議論を進めてきた.その結果,日向海盆付近を境に,

その東側の四国や紀伊半島ではプレート内地震による間欠的な地震性隆

起が卓越し,一方その西側に当たる九州南東岸においては,宮崎平野南

部を中心とした馬の背状の定常的隆起が卓越していることがわかった.

また,後者の隆起の主要因は,九州-パラウ海嶺のもぐり込みに関係し

ているらしいことも述べた.本節では,西南日本外帯南部におけるこの

ような地殻変動様式の違いがどのようなメカニズムによって生じている

のか,という問題について地球物理学的な成果を取り入れながら検討し

てみる.

フィリピン海プレートのもぐり込み角度と深さについては,地域概観

の章で述べたように,宮崎沖ではほぼ深さ200km近くまでフィリピン海

プレートがもぐり込んでおり,深さ100km付近からもぐり込む角度が急

になっている.これに対して,四国や紀伊半島沖では,フィリピン海プ

レートは比較的低角度に深さ70km-90kmまでもぐり込んでいる.

それではプレートのもぐり込み角度やもぐり込みの深さの違いは何に

起因しているのであろうか.海洋プレートは海嶺で誕生した後,時間と

ともにプレート上面から熱を失い,冷却されていくが,それにつれて,

プレート下面近くのアセノスフェアが固化し,プレート下面に次々と付

着していくため,次第に厚みを増していく.一般的にはプレートの厚さ

は,その年齢の平方根に比例して増加する(加賀美ほか, 1983).フィ

リピン海は,九州-パラオ海嶺を境に,東佃の若い四国海の部分と,西

側の古いフィリピン海盆の部分に大別される.プレートの厚さは,若い
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東側の海盆で約30km,古い西側の海盆で約60kmである(加賀美ほか,

1983).また,プレートの放射年代は,四国海盆で15-3OMa,フィリピ

ン海盆では50-90Maである(Matsuda, 1985)第83図).したがって,

宮崎から日南沖は,九州-パラオ海嶺以西にあたり,冷たく厚い(重い)

プレートが沈み込むため,もぐり込みの角度が相対的に急であり,また

アセノスフェアに同化しにくいため,深くまで和達-ベこオフ面が追跡

できるものと考えられる.これとは逆に四国海盆側では,熱くて薄い

(軽い)プレートが沈み込むため,もぐり込みの角度が相対的に緩く,

深くまでもぐり込めないものと推定される.

地震活動については,宮崎沖ではM<3の規模の小さい地震が,プレー

と境界において頻繁に発生しているのに対して,四国や紀伊半島沖では

その数は極めて少ない.紀伊水道から和歌山平野付近では,深さ20km以

下の小規模地震が多く発生しているが,これらの地震のうち大半は,深

さ20km以下のユーラシアプレート内部で発生するプレート内地震とであ

る・また,歴史時代には,宮崎沖でilまM>8の巨大地震は発生しておらず,

M6-7クラスの中規模地震が数年に1回程度の割合で発生している.四

国や紀伊半島沖ではこのような中規模地震はほとんど発生しないかわり

に, M>8の巨大地震が100-200年に1回の割合で発生している(宇佐美,

1987).このような地震活動の違いは,前述したプレートの性格の違い

によるものと推定される.四国海盆のような若くて軽いプレートは,プ

レートの浮力が相対的に大きく,必然的にプレート境界での垂直抗力が

大きくなるため,プレートが沈み込みにくくなる.このため,プレート

境界において弾性反発が起こるまで!こ,相対的に大きな応力が累積され

ることになり,地震の数は少ない反面, 1回の地震の規模が大きくなる

ものと考えられる.
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次に重力異常の違いを検討する.河野・古瀬(1989)を一部改変し,

西南日本周辺の重力異常を示したのが第84図である.陸域は密度2.67

gr.cmで地形補正済みのブ-ゲ異常で示しており,海域はフリーエア異

常で示している.海域のフリーエア異常は通常海底地形を反映し,水深

の浅い所では相対的にプラスに,逆に深いところでは相対的にマイナス

になる.紀伊半島から四国沖では,足摺岬付近の興津沖に小さな正の異

常帯が見られるものの,全体的にはほぼ海底地形を反映した傾向が見ら

れる.これに対して,宮崎平野の沖合では,水深に比して極めて大きな

負の異常帯が分布している.これは,この地域の地下構造が相対的に密

度が小さい物質から成り立っていることを示している.例えば,基盤岩

石より軽い,密度が2.0gr.cirfで厚さ1000m程度の堆積層が分布していて

も,重力異常値はせいぜい-20--30mgal程度であり,とても-150mgalも

の負の重力異常を説明することはできない.九州南東部の地殻変動に関

する章で述べたように,この付近は九州-パラオ海嶺がユーラシアプレ

ートの下へもぐり込む陸側延長部にあたることから,花雨着質の比較的

軽い海嶺が宮崎沖の地下にもぐり込みかけている可能性が考えられ,こ

の花尚岩体が負の重力異常を引き起こす原因になっていると考えられる.

こうした軽い岩体の存在は,宮崎平野が定常的に隆起していることを裏

付ける大きな証拠となる.
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結論

西南日本外帯南部の地殻変動に関しては,従来,更新世段丘の発達史
*

から求められた変動様式を,南海地震前後に行われた測地学的なデータ

に結び付けることによって解釈されてきた.しかし,両者には時間スケ

ールの極端な違いがあり,それらを一元的に取り扱うには,著しい論理

の飛躍がある・地殻変動を,連続的な時間軸の上で解釈するためには,

両者間の時間的空隙, つ拍車馴日二隷ナ'蝣JiWtt畢鞭LL式を詳細二酌・:

する必要性がある.

完新世地形発達と地殻変動に関する研究は,これまでも西南日本外帯

南部の一部の地域で行われてきたが,これを西南日本外帯南部全域に広

げて考察することによって,完新世地殻変動の性格を, -海溝系全体の

中で浮彫りにすることができる.

完新世の地殻変動様式を復原するには,陸地と海水準の相対的な位置

関係を時間軸の上に展開し,それでもって地殻変動の時期や量を推定す

る方法が最も有効と考えられる.過去の棚寸的海水準の位置関係を示す

ものには,離水波食地形や海成段丘,潮間帯に生息する生物の遺骸・生

痕などがあげられる.また,それらを地殻変動の指標として用いるには,

年代を知る必要があり,それには石灰質の殻を持つ貝類や環虫類などの

現地性化石,さらに堆積段丘の腐植性堆積物などを試料とする14C年代

測定法が有効である.これらによって101-102年オーダーの誤差の範

囲内で地殻変動の時期を知ることができる.

本論文では,以上のような研究視点に立脚し,地形学的手法を中心に,

これに生物学的および化学的な手法を加えながら,西南日本外帯南部の

完新世地殻変動に関する検討を行い,以下の結論を得た.

①本研究地域には完新牡に形成された海成段丘が広く分布し,一部の
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地域を除いて,完新酎こおいて全体的に隆起した傾向を示す.

完新世の最高位海成段丘面の海抜再度を,その14C年代値で除するこ

とによって,完新世における平均隆起速度を求めた.平均隆起速度は,

室戸岬で最も大きく2.5m!lOOOy,潮岬で1.5m/lOOOy,足摺岬で

1.0m/lOOOyであり,南海トラフから離れるほど小さくなる傾向がある.

これに対して九州南東部では,宮崎市南部青島付近で1.5m/lOOOyの隆起

速度を示すが,トラフから離れるほど小さくなる傾向は見られない.隆

起速度は,宮崎平野南部で最も大きく,それより南北方向に小さくなる

ような変化傾向を示している.

②四国南部および紀伊半島南部地域では,石灰質殻を持つ生物の遺骸

群体の付着高度を,その14C年代によって時間軸の上にプロットしてみ

ると,分布高度の低い遺骸群体ほど若い年代を示す.このことから,隆

起の傾向は完新世において継続し,かつ累積していると言える.また,

遺骸群体の高度の変化を時間軸の上で見ると,数百年から千数百年間そ

の高度が変化せず安定している時期と,極めて短い時間で急激に変化す

る時期が,不規則に繰り返される傾向が読み取れる.

このような急激な遺骸群体の高度の変化は,氷河怪の海水準変化が直

接的な原因とは考えられない.本地域は完新世において,間欠的な地景

隆起によって急激に相対的海水準が変化(低下)し,これが段丘などの

海岸地形の形成に大きく関わってきたと考えられる.本地域は,歴史時

代においても数多くの隆起を伴った巨大地震を経験したことが,地震に

よる被童を綴った歴史記録を分析することによって明らかにされており,

このことからも,本地域が完新世において,地震によって隆起してきた

ことがうかがえる.

また,地震時における海岸隆起は,最大数mといった大きな変位が間
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欠的に繰り返されたものであることがわかった.これは,地震1サイク

ルの残留隆起量が最大20-30cm程度の比較的小さな隆起が100年120

年の比較的短い周期で累積してきたとする,南海地震前後の水準測量を

基になされた多くの先行研究による推定とは相反するものである.

③地震時の隆起が地震後に逆戻りするような地震をプレート間地震,

地震時の隆起がそのまま累積するような地震をプレート内地震とするな

らば,四国から紀伊半島にかけた地域を隆起させた地震は,プレート内

地震であるといえる.

紀伊半島,室戸半島,足摺岬周辺の各地域で明らかになった完新世に

おけるプレート内地震を,地震の発生時期および陸上の隆起量の分布傾

向から推定された震源の方向を基にして,それぞれを対比した.その結

栄,同地域において,プレート内地震を発生させた震源域は,土佐湾沖,

紀伊水道沖,熊野灘沖の三ヶ所にあることがわかり,これらを西から震

源域A, B, Cとした.また,それぞれの震源域に対応する震源断層を震

源断層A, B, Cとした.

地震時の断層運動の量や向きなどの断層パラメータは,その地表変位

量と変位パターンから,力学的モデル(断層モデル)を用いて,各プレ

ート内地震の断層パラメータを求めた.その結果,各震源断層はともに,

完新世後半に3回の大きな活動(eventA卜A3, B1-B3, C1-C3)をし

ており,一回の地震での断層変位量は10-15m,断層の長さは146'

207kmにも及ぶことがわかった.また,その活動の平均的周期は,震源

断層Aで2200年,震源断層Bで2300年,震源断層Cで1900年であり,それ

ぞれの震源断層においては活動の周期性は極めて高いと言える.また_,

責源断層A, B, Cのような広域的に陸上を隆起させるような主震源断層

以外にも,局地的に陸上を隆起させるローカルな震源断層もいくつかあ
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り,完新世後半に数回地産を引き起こしていることも推定された.

④我が国では,歴史的な記録から地震による被害状況を復元すること

により,その地震の規模や発生場所を推定する歴史地震学が発展してい

る.この成果を利用することにより,本研究によって推定されたプレー

ト内地震.event)のいくつか昼,歴史記録に残っている歴史地震に対比

することができる.すなわち　eventBlは正平地震(A.D.1361年) ,

eventAlとclは宝永地震(A.D. 1707年)である可能性が高い.その他の

地震は先史時代に発生しており,歴史記録はない.

南海道沖で発生するプレート間地震は,歴史記録などから100年-200

年に一回の割合で起こることがわかっている.これに対して,隆起量が

累積すると考えられるプレート内地震は,数100年1000年以上の長い

周期で発生している.プレート間地震とプレート内地震は全く別の震源

断層によって引き起こされるものであるが,宝永地震のように,両者が

同時に発生することもあるように思われる.また,多くのプレート内地

震が,プレート間地震を引き金として発生した可能性も十分考えられる.

⑤一方,九州南東部の宮崎平野やその周辺には更新世や完新世の海成

段丘がよく発達していることから,この地域は少なくとも第四紀後期に

おいては著しく隆起したことが推定できる.しかしながら,段丘面の変

形パターンは四国や紀伊半島の場合とは異なっている.すなわち,四国

や紀伊半島では,南海トラフに近いほど段丘面の高度が高くなる,いわ

ゆる傾動隆起を示しているのに対して,宮崎平野から日南海岸にかけた

地域では,隆起の中心は宮崎平野南部から日南海岸にあり,それより南

北に高度を減ずるような背斜状の隆起パターンを示している.このよう

な隆起のパターンは,断層の活動による地震隆起が累積することによっ

て生じたと解釈することは難しい.
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また,九州南東岸では,歴史時代に起こった比較的大規模な地震にお

いて陸地が沈降したという記録はあるが,隆起したという記録はまった

くない.また,サイスミックプロファイラーによる海底地質構造調査で

は,四国や紀伊半島沖に発達するような大きな断層は,九州南東岸沖に

は見つかっていない.

以上のことから,九州南東岸は,四国や紀伊半島とは異なり,地震隆

起とは直接関係なく,定常的に(非地震的)隆起していると判断される.

この隆起の原因としては,九州南東岸沖から西太平洋パラオ諸島まで連

続する九州-パラオ海嶺が,フィリピン海プレートの北西進によって,

九州南東岸の真下へ沈み込んでいることから,比較的軽い海嶺(古島弧)

の地殻がアイソスタシーを保つため,下から九州南東部を押し上げてい

るという解釈が考えられる.その傍証として,顕著な負の重力異常帯が

宮崎沖に認められ,九州-パラオ海嶺の沈み込みによって大規模な花尚

岩体などの比較的軽い岩体が地下に存在していることがあげられる.

⑥九州南東部と四国・紀伊半島とで地殻変動の様式が著しく異なるの

は,九州-パラオ海嶺をはさんで,西側と東側ではプレートの年齢に大

きな違いがあるためである.すなわち,この海嶺の西側にあたるフィリ

ピン海盆は,プレートの年齢が40Maより古いため,プレートが冷えて沈

み込みやすくなっており,地殻の水平圧縮応力が比較的小さい.このた

め小～中規模の地震しか起こらず,断層が海岸線付近に分布しない九州

南東部では,地震によって海岸部は隆起しない.これに対して東側の四

国海盆は,プレートの年齢が25　Maより新しいため,プレートが比較的

熱く沈み込みにくい.この結果,地殻の水平圧縮応力が大きくなり,也

較的大きな地震が発生し,四国などの海岸部を隆起させていると解釈さ

れ<蝣}.
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⑦南海トラフ陸側斜面には,各半島部で示される隆起帯と,その間に

ある前弧海盆と呼ばれる沈降帯が交互に分布してk、る.この沈降帯は地

震性変動そのもので発達したものではなく,地麗隆起を上回る南北軸の

波状変形(岡村, 1990)やアイソスタティックな沈降などにより形成さ

れたと考えられる.
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A Geomorphological Study on Holocene Tectonic

Movements in the Southern Part of the Outer Zone of

S°uthwest Japan

川DEAKI MAEMOKU

I. Introduction

Many great earthquakes have occurred in historical period of Japan along

the Nankai Trough where the Philippine Sea Plate subsides under the Eurasia

Plate. The outer zone of southwest Japan is facing to the Nankai Trough,

and the coastal areas were uplifted particularly in response to great

earthquakes.

In this zone, many types of emerged land forms have been developed

since at least late Quaternary. The development of some emerged landforms

is possibly related to the occurrence of great earthquakes signi丘cantly. In

particular, many evidences of abrupt uplift owing to earthquake are

remained on and around Holocene terraces. It is possible to discuss about the

timing or recurrence interval of great earthquakes, total amount of uplift and

the locality of earthquake generating fault by studying the evolution of

Holocene uplifted coastal landforms.

This paper aims to focus on the tectonic movements during Holocene

through clarifying the evolution of terraces, sea level change, associated

environmental change in the study area, based upon the field observation of

outcrops and cored samples, '君C dating, archaeological remains and

paleontological analysis of mollusks.

II. Description of the Local Land forms and Tectonic

Movements

Holocene marine terraces are developed almost of the outer zone of

southwest Japan, though the distribution of them is not continuous owing

to existence of bay or strait between peninsulas. The trend of change in

elevation of marine terraces is different in each promontory or peninsula, so

the study area is divided in five zones, i.e. Kii-zone, Muroto-zone,

Ashizuri-zone, Miyazaki-zone and Nichinan-zone.

Cape Omaezaki is the most close area to the Nankai Trough in Japan.
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This zone has been experienced complicated tectonics because this zone also

close to the triple junction of plates, those are Philippine Sea Plate, North

America Plate and EurasiaPlate.　'鮮

In this zone, three marine terraces of Pleistocene are recognized, and the

mean uplift rate in late Pleistocene is 9- 1 2m/10000y at Cape Omaezaki. The

elevation of each terrace decreases to the southwestern direction. This trend

of change in elevation is different from other zones such as Kii and Muroto,

where the elevation of terraces increase to the southward, in other words,

trough-ward direction. Holocene terraces are not well developed in this zone.

The trend of change in terrace elevation is almost same as that of Pleistocene

terrace. And mean uplift rate in Holocene is not clear owing to shortage of

data about ages of terraces in this zone.

Kii-zone

Nankaido earthquake(M=8. 1) occurred in December 26, 1946 is the

latest one among great earthquakes. In Kii Peninsula, seismic crustal

movement was clarified by the precise re-leveling before and after this

earthquake. Before the earthquake, the northern part of the peninsula was

uplifted and southern part was subsided slowly. On the contrary, at the

time of the earthquake, while the northern part was subsided, southern part

was uplifted abruptly. Crustal movement after the earthquake showed the

similar mode as before the earthquake. Yonekura(1 968) considered that the

amount of residual uplift at Kushimoto was about 0.2-0.3m per one great

earthquake such as Nankaido earthquake type recurred at an interval of

110 years, and the residual uplift had been accumulated through the

late Pleistocene.

In Kii Peninsula, the evidence for former sea levels is recognized as

notches, wave cut benches and the calcareous remains of attaching

organisms living in tidal zone. Based on the certification of high

concentrating zone in the vertical distribution of these former sea level

indicators, six former sea levels are distinguished in the southern part of Kii

Peninsula, i.e. I: 5.8m, II: 4.1m, III: 3.3m, IV: 2.8m, V: 2.0m, and VI:

0.8m in height. The丘)rmer sea levels for each preceding height are aged

as I: 6,000-5,000y.B.P., II: 5,000-4,000y.B.P., Ill: 3,800-2,600y.B.P.,

IV: 2,400-2,000y.B.P., V: l,800-8OOy.B.P., and VI:600-200y.B.P., by
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means ofradiocarbon dating. The earthquake caused these abrupt drops of

sea levels are named eventl to event6 according to the new age in

chronological order. Eventl to event6 probably occurred at 200-Oy.B.P.,

800-600y.B.R, 2,000-l,800y.B.P., 2,600-2,400y.B.P., 4,000-

3,800y.B.P., and 6,000-5,000y.B.P. respectively. Fig.5 indicates that

abrupt seismic uplift has repeated at an irregular interval of several hundred

years during the Holocene, and the amount of residual uplift per one

earthquake was bigger than that of Nankaido earthquake in 1946.

Earthquakes of Nankaido type are inter-plate earthquakes,and the uplift

with也ese e∬thquakes can not be accumulated from血e view of elastic

rebound theory. The value of 0.2-0.3m for the residual uplift with

Nankaido earthquake type estimated by Yonekura(1968), is unreliable

because the precise re-leveling was not done throughout an interval of

earthquakes, and its value should be decreased to about Om. Earthquakes

reconstructed in this paper, i.e. eventl to event6 are not inter-plate

earthquakes, but in軒plate earthquakes which have resulted in the
cumulative uplift(Shimazaki, 1 980) of Kii Peninsula.

The uplift pattern caused by each event is distinctive. While amounts

of uplift of event6, event4 and event2 are bigger in the southwestern part of

the peninsula, those of event5 and event3 are bigger in the southeastern

part. It is difficult to distinguish the amount of uplift with eventl丘om

residual uplift by Nankaido earthquake. Comparing each presumed event

with events in Muroto Peninsula(Maemoku, 1988a), event4 and event2

could be correlated to event5 and event2 in Muroto Peninsula respectively.

Muroto-zone

Nankaido Earthquake(M=8. 1) occurred in December 26, 1946 is the

latest one among these great earthquakes. In Muroto Peninsula, seismic

crustal movement was clarified by the precise re-leveling before and after this

earthquake. Before the earthquake, the northern part of the peninsula was

uplifted and the southern part was subsided slowly. On the contrary, at the

time of the earthquake, while the northern part was subsided, southern part

was uplifted abruptly. Crustal movement after the earthquake showed the

similar mode as before the earthquake. Yoshikawa et al(1964) considered

that the amount of residual uplift at Cape Muroto was 0.25m per one

earthquake such as Nankaido Earthquake type recurred at an interval of
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1 lOyears, and the residual uplift had been accumulated through the late

Plei stocene.

In Muroto Peninsula, the evidence for former sea levels is recognized as

the marine terraces, notches, wave cut benches, potholes and the calcareous

remains of attaching organisms living in tidal zone. Based on the certification

of high concentrating zone in the vertical distribution of these former sea

level indicators, six former sea levels are distinguished at Cape Muroto, i.e.

1:1 1.0m, II:8.7m, III:6.6m, IV:6.0m, V:3.7m, VI:1.3m in height. The

former sea levels丘)r each preceding height are aged as I:6000-5000yrBP,

II:4000-2700yrBP, III:2600-2200yrBP, IV:2000- 1 100yrBP, V: 1 000-

800yrBP, VI:700-200yrBP by means of radiocarbon dating. The

earthquakes caused血ese abrupt血ops of sea levels are named eventl to

evento according to the younger age in chronological order. Eventl to event6

probably occurred at 200-OyrBP, 800-700yrBP, 1 100-lOOOyrBP, 2200-

2000yrBP, 2700-2600yrBP and 5000-4000yrBP respectively. Abrupt uplift

has repeated at an irregular interval of several hundred years during the

Holocene, and the amount of residual uplift per one earthquake was bigger

than that of Nankaido Earthquake in1946.

Earthquakes of Nankaido type are the inter plate earthquakes, and the

uplift with these earthquakes can not be accumulated from the view of elastic

rebound theory. The value of 0.25m for the residual uplift with Nankaido

Earthquake type estimated by Yoshikawa et al(1964) is unreliable because

the precise re-leveling was not done throughout a complete interval of

earthquakes, and its value might be decreased to about Om. Earthquakes

reconstructed in this paper are not inter plate type, but intra plate type which

have resulted in the cumulative uplift of Muroto Peninsula. The uplift pattern

caused by each event is distinctive. While amounts of uplift of event6 and

event4 are bigger in the southwestern part of the peninsula, those of event5 ,

event3 and eventz are bigger in the southeastern part. It is difficult to

distinguish the amount of uplift with eventl from residual uplift by

Nanakaido Earthquake. As observed around Cape Oyama, Higashino River

and Irugi River, local uplift occurred at event 1 to event3 and event5. The

cause of these local uplifts could be due to repeated displacement of active

faults within Muroto Peninsul益.

Comparing each presumed event with the historical records of
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earthquakes in Japan(Usami,1975), eventl to event3 could be correlated to

Hoei Earthquake(A.D. 17O5), Shohei Earthquake(A.D. 1 361 ) and Ninna

Earthquake(A.D. 8 8 7), respectively.

Ashizuri-zone

Around Cape Ashizuri, evidence for former sea levels are recognized as

notch, wave cut bench and calcareous remains of organisms living in tidal

zone. This paper aims to clarify coseismic crastal movement during

Holocene based on geomorphological and biological sea level indicators

∬ound Cape Ashizuri.

Based on vertical distribution of former sea level indicators, four former

sea levels are distinguished at Cape Ashizuri, i.e. I:4.7m, II:3.5m, III:2.0m,

IV:not sure in height. These former sea levels are aged as I: around

4800yrBP, II:at least 2730 to 2430 yrBP, IILaround 1770yrBP, IV:not sure

by means of radiocarbon dating. The earthquakes having caused these abrupt

drops of丘)rmer sea levels are named eventl to event4 in counter

chronological order. Event2 to event4 occurred at 1770 to 0 yrBP, 2430 to

1 770yrBP and 4800to 2730yrBP respectively.

Judging from radiocarbon ages and distribution of amount of uplift,

earthquakes (event4 and event3) in Asizuri region c。ul廠rrelated t。
earthquakes (event6 and event4) in Muroto region respectively. These

earthquakes are assumed not to be inter plate type, but to be intra plate type.

Miyazaki-zone

The Miyazaki Plain in the southern Kyushu, Japan, is

characterized -率well-developed Holocene terraces. Many sandy ridges
are developed on the terraces along the coast. On the basis of the

distribution and the altitude of the terraces, they are subdivided into four

groups as follows; Shimotajima I , Shimotajima II, Shimotajima III and

Shimotajima IV te汀aces.

This paper aims to discuss on the evolution of terraces, sea level

change, associated environmental change and tectonic movements during

Holocene in the study area, based upon the field observation of outcrops

and cored samples, 14C dating, archaeological remains and

paleontological analysis of mollusks.

The results are as follows:
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1) before 5000 yrBP

The sea level had risen rapidly since at least 9000 yrBP, and reached +4

to +5m(a.s.l.)- Thick sandy or silty sediments beneath the Akahoya ash(K-

Ah) which erupted from the Kikai caldera about 6300 yrBP were deposited

during the transgression. The shallow marine mollusks such as Tegillarca

in the deposits indicate that tidal flats and bays were widely formed in the

Miyazaki Plain. The Akahoya ash is covered with sandy marine sediments

of 2-3m in thickness. The marine sediments might indicate that the sea level

slightly rose after the ash fall. At the maximum transgression, the sea level

would rise to 7.0-7.5 m above the present sea level near and around Ishizaki

River, judging from the height of the buried benches and the upper limits of

the sandy marine deposits. The sandy deposits on the Akahoya ash include

many mollusks such as Tellinemactra edentura, one of the typical tropical

species, which lived on the sandy bottom beneath the open sea. They might

propose that the bays were buried by the sandy material which was carried

by the river and the long-shore current and changed into the open sea with

sandy beach.

2) 5000-3000 yrBP

The regression started between 5000 and 4800 yrBP. While the

shoreline retreated, many sandy ridges were emerged on the

Shimotajima I surface. Lagoons behind the sandy ridges gradually changed

into swamps. After the sea level lowered to 5-4m(a.s.1), it became stable or

rose slightly, and Shimotajima II surface were formed.

3) after 3000 yrBP

Many sandy ridges on the Shimotajima II surfaces were emerged as the

regression began about 3000 yrBP. After the regression, the sea level

became stable relatively, and the Shimotajima III surfaces were formed. The

sea level was getting lower again about 1600 yrBP, and became adjacent to

the present sea level, forming the Shimotajima IV surfaces.

The altitudes of the Shimotajima I and II terraces show that the

Miyazaki Plain has been uplifted, tilting northward during Holocene. The

uplift might be due to aseismic crustal movement, because there have not

been any historical earthquakes which caused emergence of the Miyazaki

plain, or are no submarine active faults which could emerge the

Miyazaki plain. The aseismic uplift would be related to the buoyancy of
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the Kyushu-Palau Ridge which are subducting under the southern Kyushu.

Nichman-zone

Nichian-zone is continued to the south of Miyazaki-zone, but coastal

plain is not well developed such as Miyazaki plain. Three or four series of

wave cut bench, notch and small terrace, named Kinchaku-I to IV terrace,

are distributed along Nichnan coast, which are compared to Shimotajima-I to

IV terraces of Miyazaki plain respectively.

In this zone, the oscillation in elevation of each series of terraces along

the coast is a little bit high compared to Shikoku or Kii-zone. One reason is

that the development of terraces or benches is restricted by geological

structure of Nichinan Group. Another reason might be due to the difference

in the mode of tectonic movements from that of Shikoku or Kii-zone.

The cause of emergence in this zone might be accused to aseismic crustal

movement as same as Miyazaki plain. Because there is no historical

document which records uplifting of this coast. And there might not be active

faults which could uplift coastal area in and around this zone.The aseismic

uplift would be related to the buoyancy of the Kyushu-Palau Ridge which

∬e subducting under the sou血ern Kyushu.

HI. Discussion on the Holocene Tectonic Movements in the

Southern Part of the Outer Zone of SouthwesHapan

seismic crustal movement

The zones which have experienced seismic crustal movement during the

Holocene along the Nankai Trough are Shikoku and Kii Peninsula. Several

intra-plate earthquakes are recognized by means o持eomorphological study
m each zone. In these earthquakes, we can find earthquakes which occurred

at very near timing and should have same focal area, even though which are

recognized in the different zone. We consider that those coincident

earthquakes are the same ones. So event5 in Muroto zone(we express it like

Muroto5'in the following description) and Kii4, Ashizuri4 and Muroto6

etc. could be the same earthquakes.

We detect three main focalー∬eas where intra-plate earthquakes occurred

during the Holocene along the Nankai Trough, and these are named -A7Bl

and C from the west. And the local name of event like Murotol,2,... are
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renamed by focal area like enentAl ,A2...

Each focal area should correspond to submarine active fault !A'to 'C

respectively. And we can deduce the fault parameter based on the

disdbution of uplift amount of each event by means of fault model. We

have reached the following results that length of the Fault A was about

154km, width was 92km, dip was 35NW, net slip was 10 to 15m and

average recurrence interval was 2200years. About Fault B, length is about

154km, width was 1 16km, dip was 35NW, net slip was lOm and average

recurrence interval was 2300years. About Fault C, length is about 207km,

width was lO4km, dip was 35NW, net slip was lOm and average recurrence

interval was 1 900years.

aseismic crustal movement

Southeastern part of Kyushu has uplifted aseismically during Holocene.

There are well-developed marine terraces along Miyazaki and Nichinan coast

as same as Kn or Muroto Peninsula. But submarine active faults which could

uplift coastal area of southeastern Kyushu have never been found off

Miyazaki or Nichinan coast by seismic pro丘Iing survey. And the pattern of

deformation of a former shoreline is different from that of other zones along

the Nankai Trough. In Muroto or Kii zone, the altitude of former shoreline

rises up to the direction of the trough in general. This type of deformation of

former shoreline is able to explained by faulting of active fault which

parallels to the plate boundary. In the southeastern part of Kyushu, the

pattern of deformation of a former shoreline is synclinal along the coast, and

the altitude of a former shoreline is highest between Miyazaki city to

Aoshima. This type of deformation of former shoreline is difficult to

explained only by faulting.

The age of Philippine Sea Plate of this area is older than eastern part

which is off Shikoku or Kii Peninsula. The Philippine Sea Plate dose not

make an acute angle with the Eurasia Plate compared to off Shikoku or Kii.

In other words, the strength of horizontal stress is less than off Shikoku or

Kii. That is why large active faults which can generate great earthquake do

not exist off Miyazaki and Nichinan coast.

Southeastern part of耳yushu lies to the NNW of north end of Kyushu-

Palau Ridge which had been island arc until the spreading of Shikoku Basin.
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We can recognize the too much free a汀gravity anomaly in and around

Hyuga Basin, because Kyushu-Palau Ridge, which is composed of light

volcanic rock or granite, subsides just under southeastern part of Kyushu.

We deduce that the northward prolonged part of Kyushu-Palau Ridge should

exist under the southeastern part of Kyushu. And the light rock mass might

uplift southeastern part of Kyushu isostatically and aseismically.

IV. Conclusion

The southern part of outer zone of Southwest Japan h細ifted during
Holocene in general. But in the mode of tectonic movements, Shikoku and

Kn zone has been different from southeastern part of Kyushu. Shikoku and

Ku zone has been uplifted by intra-plate earthquakes which have occurred at

an interval of 1900 to 2300 years. On the other hand, southeastern part of

Kyushu has been uplifted aseismically byvcrustal isostacy.
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第1囲　駿河トラフ周辺の地体構造(恒石・塩坂, 1981による)
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第2図　御前崎地域の地質図(杉山ほか, 1987による)
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第5園　日本周辺のプレート配置

矢印はプレートの運動方向を示す・数値はプレートの棚寸的運動速度を示す(cm/y)

騎南-8IK77沖一℃: /9-た鵬に離した璃揺t_
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第7同　A一蛸価における地震活動(1946年12月1日1947年12月31El)
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如図C-D断酎こ即る地震活動(194碑12月1日1947年12月31日)
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第1欄A-批勧る地-動(1987-300-l-6月30(3)

169



X:y-1◎◎:100

翫2図C瑚滴における地震活動(1987年6月30日-1988年6月湘)
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2km
~±　　　　　　こここゴ

第15図　紀伊半島南部の海岸地形分類図　その1

1・高位ペンチ偶度2m以上) 2・低位ベンチ(高度2m未満) 3・砂丘.砂堆4.吏糎海
成段丘　5.沖積平野・埋立地
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第15図　紀伊半島南部の海岸地形分類図　その2
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第16図　紀伊半島南部の海岸地形断面図

( )内が4C年代を示す.

1・砂岩2・頁若・膳3・舶頂若(泥岩)の互層4・酸性火成岩類5.玄武岩質岩類
(、・イiMi'lVi'ui;-1;.?:;こ,:1 rJ inri-I'm

175



第17囲　紀伊半島南部のペンチ高度と石灰質退散の分布

△・'石灰質遺骸す、:ベンチI:ベンチ(分布高度に帽のあるもの)

折れ線は第2表によりペンチ高度を補正して得られた旧梅水準を示す・横軸には日ノ御埼からの
海岸線距離をとっている.
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第18図　紀伊半島南部における完新牡の棚寸的梅水準変化

( )内の数億は各レベルの高度を示す・アミの幅はevent推定時期の帽を示す.レベルVに示し

た細点線はプレート間地震による榊寸的梅水準の変動を模式的に衷したものである.
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第1姻紅伊半島南部の旧海水準高度分布と14C年代

▲:石灰質遺骸(ヤッコカンザシ) .:離水浜堆積物(長揮, 1983)

Hn:日ノ御埼Gb:御坊Tn:田辺sr:白浜Hk:日置wb:和深sh:潮岬Ar:荒船
Kt:勝浦sn:新富Km:木本

折れ線は移動平均する前の旧触準の高度分布を示す・横軸には日ノ御崎からの海岸線距離をとっている.
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第20図紅伊半島南部の各eventの隆起量分布

各鵬の隆起畳の単位はcm・等値線に付した隆起量の単位はm.
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第22図室戸半島の完新蟻岸地形分類図その1
太線は第2咽の断面測線を示す.
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第22図　室戸半島の完新世海岸地形分類図　その2
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第23図室戸岬付近のの完新世海岸地形分類図

太線は第24図の断面測線を示す・ ●は第25囲,第26図の位置を示す.
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h" LZ'.t

第24園　完新世海岸地形断面図

B:ベンチ
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第25図室戸岬小ビシャゴ岩南における石灰質遺骸の付着状態を示す断面
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第26図　室戸岬エポシ岩南における石灰質遺骸の付着状態を示す断面
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第27図　室戸岬(a)行当岬(b)における完新牡の舶寸的海水準変化
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第28図　室戸半島の地形学的な旧海水準指標の分布

E:東海岸　W:西海岸

□:梅成段丘の打線アングル　▲:ノッチのリトリートポイント　+,上,T:波食棚
地名の記号は第21図参照
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第2姻　室戸半島の石灰質遺骸の分布
E:東海岸　W:西海岸

地名の記号は第21図参照
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第31図　室戸半島の各eventの隆起壷分布
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第34図　人野付近の地形分類図
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第36図　南海道地震(1946年)に伴う地殻変動量(cm)
沢村(1951)に基づいて作成.
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第38図　本節の調査地域
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第39図　宮崎平野の完薪性地形分類図　その1
[年代的区分]

ll:完新牡より古い地形2:下田勘面3:下田細面4:下田細面5:下田鳥IV面および
現成地形而

[地形学的区分]

a:L畑および丘陵b:砂堆(浜堤および砂洲) C:砂丘d:後背湿地・谷底・旧ラグーン
e:氾濫原　f:旧河迫g:自然堤防　h:沖積錘i二披食棚
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before 1872　　　　　　　after 1873

□ M7class O M7class
口　M6class O M6class

/　active fault

ー　Mbclass

第47図　南兼九州の括構造および地震活動
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第48図　日南海岸付近の地形概観図

等高線の間隔は100m
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第50図

i.、璃1両
2,ヤ竜Ⅲ亀

3,璃乱鞄

巾着烏付近の完新牡地形分類図

年,中毒町陶

**, dJ姥

.6,噺鞄偉屠
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第52図　日南海岸におけるペンチの地形断面図
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第53図　日南海岸における完新牡地形面の高度変化

-:巾着摘　□:巾着iiifif　△:巾着I鵬　○:巾着Ⅳ而

To:都井岬Ko:車庸Ab:油津Lu:胤ゴKi:「順良Ao:青島

横軸は都井岬からの繍糊・記号に短い樺が付いたものはベンチ,何も付いていないものは堆

雛の海舶丘繭を示す,また,棒に鯛の付いたものは,層理耐こ著しく粧されたベンチか,

崖錐に覆われている梅成段-を表しており,地形面高度より下方に旧打線位置が推定されるこ
とを示す.
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x 1000 yrBP

第54図　西南日本外滞南部における完新牡地形而の対比
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第56図　耶ト紀伊半島沖で発生した各eventの発生時期と発生場所
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第5咽　断層の座標系と断層パラメータ

断層の疎さ・ W:断層の帽, 2L:断層の良さ, a:断層の傾き,A:ずれの方向, d:餐
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2L=100 km

W=50 km

Ho=O km

e=30-

九-45-

d=5 m

第60囲　仮想断層による断層パラメータと地表垂直変位のシミュレーション

等値線に付した数値の単位はm・太い実掛ま推定された断層線,ケバの方向は断層沈降側を示す.
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第76図　宝永地震および安政地震による海岸線の隆起量分布(Ando, 1975)
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第78囲　南九州および周辺海底の地形と主な地震の震源分布

~点鎖線は河野・古瀬(1989)による日向灘付近の負の重力異常等値線

EU:ユーラシアプレート　pH:フィリピン海プレート　A:阿蘇火山　h:日向市　m:宮崎市

S:志布志　t:都井岬k:鹿児島湾および鹿児島地溝　tn:種子島　W:鰐塚山地Io:都井
梅If.
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S a n z a ib a ru

第7姻九州南東岸におけるテフラに基づく第四紀後期の梅成段丘の稲午
テフラの層序はNagaoka (1988)による.

244



e6nyく=

⊂

=ql
a_

a njetxig

a ∂蝣snsjoiiH

音i

∑上票3

U「
LU
U

謹
Cr
LU
卜I

LJ
Z

α
<
≡

LJ
Z
LU
LJ
C)
J
C)
:⊂

I

l

l

I

l

l

r

l

l

I

l

I

1

I

I

I

1

I

I

°

l

l

l

l

rォ

∫

¥　　　　1
I

I　　　/

J

J

′　　　J

l　　　　1

--　1

L^^Efe
∫ I

I I

l I

蝣a<　蝣

d

I A

I

lくI

l

蝣d

I

I

I

I

I

I

I

I

・]

I

I

l

t

I

l

1

1

I司

蝣牀

∫

l

I

ォ<　c

■■(

ロ
イ

L.I

1

I

, D

I

I

I

I

I c

I

l

l

l

l

I

l

4

I巨1

l d

l

I

I

°

I

l

I

l

I

l`

∫

°

l

I

t

l

l

I

yi!

J
SI

㌔_ i.

JrJ

V

I

I

J

I

i

I

I

D

′

I

∫

l

a

ロ

n

3　a

l

ロ

1　　p

I

l

l

l

t

l

rj⊂コtl

玩

I

e
*

T.・.ll

00

0ヽ
F.・・l

I

r・I.I

くつ

くつヽ
r.lll

J」　.

^
査
e
増
悼
痩
.t:
m

否
Uj

堪
増
m
*1
梶
根
b
⊥1

鞘
*l

梶
幌
Iォ

S!
上土

哩
凧哨
糎南
夏撫(
<　e

噸

8-^
昧酔



/. Early to Middle Miocene I, Pliocene

M. Quaternary

如1図新第三紀から第四紀にかけての九州・パラオ海嶺の沈み込み方向の変化と南九州の古地
fl!の変遷

1:プレト境界2:構造線3:断層　4:海底地滑り　5:海岸線6:カルデラ

pp:フィリピン海プレート　EP:ユーラシアプ-ト　kpr:九州・パラオ海嶺MG:宮崎層

群の堆積盆(旧口内海盆) HT:日向梅盆m:宮崎平野ssb:四万1滴箭NSB:四万十北
帯　sB:三波川滞　bti:仏像構造線　mtl:中央構造線
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第8姻フィリピン梅プ-トの放射年代(K-Ar, Ar-Ar)

A:Matsuda (1985)による　B:加賀美ほか(1983)による
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第蟻石灰質遺骸の分布高度とt4t年代から求められた旧梅水準(レベル)

レペノレ

I

E

I江

Ⅳ

V

Ⅵ

高度(m) 14C年代(yr BP)

6,000-5,500?

?5,000-4,000

3,800-2,600

2,400-2,000

1,800-　800

600-　200
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第2衷　地質条件別にみた硯成ベンチの平均的形成高度

川n一下f'l--

7*.LMl

n¥'¥・fiiivf

回%m<os.価

碓岩

冊什*m?.i:川i

玄武岩解in
xT類
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平均満腔(m)
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-0.2

X
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瀬や91・耶IP竹勝iipj大Jffiilli (Loc. 20)

新宮巾三輪崎m鈴偽(Loc. 21)

新宮巾三輪崎7馴ijfo (Loc. 21)

新宮巾三輪崎FLk糾a (Loc. 21)

ヤッコカンザシ

ャッニlカンザシ

ャッコカンザシ

sMmma喝E3B

ヤ・ -1 I) :、、 I)-.;.蝣
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SHEES頃fjR
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Y .・.・ -1 ii :ち I)シ
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ャツコカンザシ

ャッコJJンザシ

ャッコカンザシ

iXEES功JVMS

ヤッコカンザシ

ャッコカンザシ

ャッ:1*ンザシ

ャッコカンザシ

s^Kia喝H巧

蝣V :蝣　ニ1 !t　二'.r蝣:

ヤッコカンザシ

ャッコJJン-'/シ

ャッコJJンザシ

ャッコカンザシ

ャッコカンザシ

ャッコカンザシ

ャッコカンザシ

ャッコカンザシ

ャッコカンザシ

s^kes喝SM眉

E3EK]喝KB

-nsn喝WB

ヤッコカンザシ

ャッコカンザシ

llり柘水郷

(レベル)

<l;一代依

(yr BP)

2,750± 170

2,1GO± 1′10

2,830± 140

2,960± 160

2,120± 1′10

1 ,960± 130

870± 120

930± 150

2,330±170

2,290±150

700±　70

2,080± 120

2,430± 120

3,265± 105

3.GGO± 150

730±　80

4,010±220

140±　60

2,0′10±　70

1,1-10±l40

700± loo

2,700±140

4,360±180

3,710± 130

3,670± 150

3,360± 120

4 ,770± 150

4,520±　70

4,420±150

2.G20± 130

2,510±110

1 ,900± 130

1,950±　70

2,090±　70

4,450±140

3,860土190

2,4】0±410

SOMaH

lifcC引翌日

H R-482

ll Iト蝣18G

HR-377

IIR-487

M R-378

IIR-488

II R-379

uR-495

R　37(5

H R-342

II R-493

H R-re-i

IIR-159

MR-491

II R-158

II R-49G

HR-341

R-310

[R　<180

IIR-490

IIR-479

II R-478

IIR-476

M R-477

MR489

H R483

H R-337

H R-375

H R-48-1

II R-338

ll R-48fi

M R-339

1日モー343

IR一一173

M R-')?')

H R-475

試料ますべて和歌LUi^l軸こおいて採取された.コード番号がHR-353より若い試料は,誤差が士1

6で示されている(藤原ほか, 1989).採取した試料が遺骸群体の上端部でない場合は, ( )

内にその群休の上端高度を示した.
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第4表室戸岬における旧海水準(レベル)の高度と14C年代

旧海水準

レベルI

レベルⅡ

レベルⅢ

レベルⅣ

レベルⅤ

レベルⅥ

標高(m) 14C年代(y.B.P.)

ll. 0　　6, 000-5, 000

8. 7　　4, 000-2, 700

6. 6　　2, 600-2, 200

6.0　　2,000-1, 100

3.7　　,000-　800

1.3　　　700-　200
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第5衣　室戸半島における旧海水潮田旨標の.4C年代　その1

舵

採 取 地 点 くプロツ.クN o .) LT ーIV /.V O-
叩 位 : n l

拭 flTの 仲 川 'C <f 代
( y . n . 一, )̀ コ ー ドW7-早 肺 考 . 参 考 文 献

I

封 印 l左 枠 ( W fi) G .8 ? 」、二片 ( Ih ijo o m 川iけり勿) 6 .8 10± l H ) G n lく-39 8 2 ..… 寸ほ か (ー97 2 )
責印 川 左 JtK W (i) 6 .8 * JV ( la g o o n ifljff,物 ) 6 .8 70土 一15 ト 日- 31 3 rTT仲 ・h r 偽 (ー980 )

毒印 川 ( W G )

裏戸 エ ポ シ与.l涌 くー" )

再一,? -W r O n iro o n m 湖 物 ) f一.-H Xー土 日tー G n l卜3耶 3 中 仙 まか (柑7 2 )

]

R .,1 ヤ lリコカ ン ザ シ 3 .7耶 ±70 ltn - ー5 5 P o m a lo M .o n k ra u s sii

宅 戸 エ ポ シ n'lt i( I二り 辞.M R.料 r日 朝 (イ シマ テ ) 2.!)5【}+ 川0

- tー0
H rL 15 4 iM h op h叩 a c ttrta
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童 戸 エ ポ シ岩 耐 ( E l) 8. 2 ヤ ツ コカ ンザ シ 3.0 65 ±90 = tL l56

素 戸 エ ポ シ寺号E柄 d - n 7. 2 (!一. 2) ヤ ツ コカ ン サ シ 3.7 80 ±60 H TL 20-1

婁 戸 @ ォfc抽 ( r三[) 9. 0 ヤ ツ コカ ンザ シ 3.9 25 ±r75 m i- 2 11
裏 戸 日放 池 ( r.ミ1 ) 7. 3( !一. 0) ヤ ツコ カ ンザ シ 2ー7 75 士60 rlー1-2 1.1

憲 戸 ll,開 放削 り.( l≒ー) 7. 77 (? ) 1:i挟 r f過 般 ;I.2 40士 7r】 N -2間 5
裏戸 中 岡 散だ耶 !']( 15 1) 捕.ォ( ?) f ifW .ー… 々 2 .耶 0± 80 I- ll-3 8 3 P U T 尽 . rrー騨 ( 10 8-1)
登戸 地 雷 岩 ( E l) 8.(】( ?) l L;灰 門 地 骸 2 .馴 0± 80 .lート -173 阿 IT 馬 V 頗 (柑8 4 )
玉戸 中 岡 倣 酬 附 三J)

淀 ケ概 偶 ( じ2 4 )

捕 .0 (7 ) 石 灰 門 i馴 亥 .1 .5 90± 90 1- 12 - 106 阿 T J烏 .甲 賭 ( 198 4 )

…

3 .0 ヤ ツ コカ ンザ シ 2▼3 55±6 5 IIll -2柑
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淀 ケ俄 雨 C K 2 -0

:I. 4 ヤ ツコ カ ンザ シ 2. 3ォ瑠 rlー1-3 20

1Ⅴ

1. 7 ヤ ー n il ン I) ;¥ I.<M 0± r,5 H tL 2 22

阿 JT -為 . 叩頗 ( 19 8 .1)

阿 :Tl鳥 .甲 牒 ( I!)朋 )

抑 呂 ドライブ イン(一三JG ) 3 .5 ヤ ツ コ カ ンザ シ 1.3帥 ± 50 1 111-3 12
稀 LT .加 増 M M I三川) 3 . l ヤ ツ コ カ ンザ シ 1.7 50土 間 I IH -:一日
侶 崎 柄 ( I" j ) ll . I ヤ ツ コ カ ンザ シ 1,M O± 50 ‖ ー(-3 02
fS 崎 繭 ( Iv M l 2 . I ヤ ツ コカ ンザ シ 1.33 0±7 0 1111-30 -1
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柵 岡 北 ( r i.D H. n ヤ .tJ コカ ン ザ シ . 30 5±5 r} H rL 3 0 0

施 開 ( E 13 . I'D ,1. 0 1-7( 7) H K I耳渦 一一易 1. 900 士叩 ト 13 -5 7!".
服 剛 寸挿 ( l三日 ) 4ー2 ヤ ツコ カ ン ザ シ I.2 05 ±75 H lL 2 2ー
椎 名 ( R IO ) 2l9 ヤ ツコ カ ンザ シ 1.2 60± 50 M K -3 13

三 相 噺 ,3 北 ( E 7 ) 5 .-1 ヤ ツ コ カ ンサ シ 1,8 35± 55 H TL 2 20
ク ロバ エ ( E 7 ) Jl.吊 イ:;炊 閏 i郎 左 一,.-M 0± 80 tl l3-5 73
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表 面 か ら 3 c m , ヤ ツコ カ ンザ シ

含 む
賓 戸 エ ポ シ岩蝣{・( I.三l) 4 .0 サ ンゴ ( トゲキクメ イシ) 1. 70 0±60 -… lLtr,3 C y p hけslrea ′m c rop lh a lm a
裏 戸 土 ポ シ岩 内 c e o 5. 9 (8. 2) ヤ ツ コカ ンザ シ 1. l l(1十r15 = tL 2or> 尭 両 か ら a C iー1

婁 戸 エ ポ シy.t摘 ( B l) 5.～ー(6. 2) ヤ ツコ カ ン ザ シ 1.5 2瑠 呂 日】し 20(1 衆 両 か ら 6 - 10 c m

青 F -T-:|†シT 踊 C l- I) L 4( (i. 2) ヤ ツコ カ ン ザ シ 1. 1no土 印 … t- 207 泉 南か ら 3 cm ,コ ケ ム シ含 む
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第5衷　室戸半島における旧海水準指標の14C年代　その2

室戸エポシ岩繭 ( E l) 5. W .? ) 員莞琶
(イ シマテ . マツか tf)

1.2 .15±7 5 ‖11 - 152 マツカゼ ( N o d 川 s m ilis)

. 室戸′トビシ†ゴ岩 ( E H 6 .0 ヤ Pツ1j カンザ シ 1,80 5±5 5 tl ll L2 3 ] 裏面か ら 3 c m

蛮声小 ビシャゴ岩K E l) 5 .9 (G .0 ) ヤツコカ ンザ シ 1.29 0±5 0 H rL 3帽 衷面か ら ▲c m
鳶戸小 ビシ†ゴ岩 ( ti l) 5 .6 (6 .0 ) ヤツコカ ンザ シ I.-IB S土5 5 H R -2 30 泉南か ら 3 c m
凄戸小 ビシャゴ岩 ( E l) 5 .2 (6 .0 ) ヤツコカ ンザ シ 1.3 15土8 0 Ilーt -2 29 表面か ら 3 c m
裏戸小 ビシャゴォ ( E D 4 .8 (6 .0 ) ヤ ツコカ ンザ シ 1,7-10士5 5 ttR -2 28 裁 m iか ら 6 -- 10 c m

翁戸小 ビシ十ゴy :( ii i) 4 .8 (6. 0 ) ヤ ツコカ ンザシ 1,37 0 + l l- II呂
11[{ -22 7 表両か ら 3 c m

阿 :T-島 H I頗 (19 84 )

塵戸小 ビシャゴ与*!( [・: n 5 .2川. 0 ) ヤ ツコカ ンザシ L.▼2 l0士rm n n 32 i
室戸 日放池 ( E D 5 .7 ヤ ツコカ ンザシ 1. 10 5士5 5 lllt- 2 12
室戸中岡政所州 ( E l) 5. 3 十( 7 ) 石灰 常道 舷 I, 17 0±8 0 I- I2 - I07
室戸中岡像戸即 IK E D 5. 3 - C ?) 石灰 質過 般 I. BO O±ー0 0 (】u lt-flG SR 叩千鳥 . 甲席 ( 19 84 )

甲藤 . 阿千鳥 ( 198 0)

憲戸中間像的 ( E ¥) 5. 9 ヤ ツコカ ンザシ I. -2 5±55 IIK -2 10
室戸岬西 (W O 4. 8 ヤ ツコカンザ シ 1, 500 ±50 l llL 3 0fl
盤戸岬哨 (W D 3.3 ヤ .y コカンザ シ I.3′ー0 土70 I I[{-3 05
行当■lけ ロ -T fl 'K w iり 3.6 ヤツコカンザシ I. M O± 50 日ーi ;iO7
行当q 1梅祐 fi ij( W I I) n.a ヤツコカンザ シ I.5 I5ア5 5 H rL 2 l8

只 耳 (W I3 ) 3 .5 ヤツコカ ンザ シ 1.(0 0土4 5 1111-2 16
吉良川立石 ( W I7) 2 -4 ヤツコカ ンザ シ 一.20 0±6 0 ‖R -2 M
羽舶曲終世S C W 2 3) 2 . 1 ヤツコカ ンザ シ .7 20士7 0 im -3 i9
羽根岬 (W 2 3 ) 2 .0 ?( ?) 石灰郡地 階 1.38 0±8 0 7- -ト3 42
火 11.1岬雨下 IJ.K W 38 ) 7 .4 貝殻 (ケガヰ ) 1. 29 0士6 0 IIll- 32 3 S a x o s tr " n a la
大山岬北 (W 39 ) 6. 6 貝殻 (ケガ -t-) 1, 5 15±60 IllL 2 t5
大山岬港 (W 39 )

都 呂駒場基点 ( E I6 )

6.4 (? ) 石妖狩場 ー咳 1, 26 0土 80 I- II- I8.1 阿千島 . 甲m u m )

V

L Jl ヤツコカンザ シ 7 2 0 + liO llー1 -30 3

阿千島 . 甲頗 ( l捌 )クロバエ C R -n 5.8 ( ?) T j灰貫通骸 7 10 + 13 g T l一二86 4

タ ロハエ( 15 7 ) <l.8 (? 石灰由過骸 9 80 三豊 1、一ト92 3 阿子亀 l 甲藤 ( Ifー84 )

ク ロバ エ( E 7 ) 4 .3 (? ) I:7灰質過骸 69 0± -00 T il-只6 5 阿千島 . 甲頗 0 9 84 )

ビシャゴハエ北 ( E 2 ) 5 .0 (7 ) I ll* 珂渦 03 0 + 183 T I I- ? 阿手島 T 1頗 (ー98 1)

去声 ビシャゴ岩 (ー…2 ) 3 .4 ヤ ツコカ ンザシ HO O±7 0 H t{- 10 7
竜戸行水の池 ( E D 4. 1(6 .5 ?) 石灰質過倣 83 O±7 5 ll ート -82 阿千島 . 甲頗 ( [耶 4)

阿千島 . 甲藤 ( 19 8-1)

阿 lTJ島 tfj頗 ( 198 -1)

重戸み くろ桐的( 【‖ ) 3. 5 ヤ ツコカ ンザ シ 09 0± 5 0 I.けし3】5
室戸エ ,l fシ岩繭 ( E D 3. 5 ヤ ツコカ ンザ シ 1. 03 0±5 0 H K - 3 17
室戸中岡像的( E l) 4. 6( ? ) 石灰 質iA 肢 830± 90 T t 1-82 1
行当岬不動 岩( W l】) 3. 4 ヤ ツコカンザ シ 6 90± 90 H H -3 2 2
行当岬不動 岩( w in l.6 ( ?) ヤ ツコカンザ シ 7 30± 50 l目し3 08

羽根 岬不動鷺 ( W 2 <f)

六 ケ谷( E 5 )

4一9 (? ) 石班符過舷 7 80±8 0 ト 13- 574

Ⅵ

1.I ヤツコカ ンザ シ 5 80±5 0 H Tt -3 M

阿千島 . 甲膿 (一g別 )

高岡柵港 ( E 3 ) 主3 ヤツコカ ンザ シ 6 .柑士5 0 IIn -3 in
室戸 ホテル明屋的 ( E 2) 1.3 ヤ ツコカ ンザ シ 60 0士5 0 I llL 30 9

室戸 ビシャゴ培 ( E 2 ) 1▼3 (? ) 石灰質過般 2 10土9 0 T t「92 2

各ブロックの位置は第30図参照・試料を採取した場所が群体の上限でない場合は( )内に群休
・1、日」・!i.":.I・:し'・蝣-J": I.
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'V.いJ '].:蝣州lト川∴'!ミi!　　蝣iil,!i;'Mfi的:ml

地 区 名

旧海 水準

足摺 岬 当 警B.ロ江 佐 賀

I 4 .6 2 .3

II 3 .5 3 .1

lil 1 .l l .7 1 .0

Ⅳ 0 ー8
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第7表　足榊叩付近において推定された各eventの発生時期と隆起量

地 震 年代 (y.B OP .)
隆起量 (m )

足摺岬 雫 j 監 佐賀

ev en t 4 4800 - 27 30 1 .1 0 .6 ?

ev en t 3 2430 - 1770 1 .7 1 .4 0 .7 ?

ev ent 2 1770以降 0 .9

ev ent 1 ? > 0 .8
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獅表Loc.3, 15b, 18における月化fi　そめ1

L ocality N o.

S am ple ho riz。rl

A ltilud

'T

3

15b L oc. 3 L ot. 18

- … r ワ … e ・ ; fl . … β

lode (m 1 1 2 3 : 3 .7 : 4 8 2
S edim ents r r A A m

3 -5 0 2 .3

ォ y.

二披∫.l研

n SI m s tS m s ,I ,I

S pecies N am e

γンロケ1/ デ がイ

サ トウガイ

L7 カガイ
′、イガ イ

ベ ンケイ" イ

タイラギ

メンガイ

イタヤ 〝イ

ナ ミ了がシワ

カモ / アシ" 午

y * 蝣*

了が.辛

イワガキ

コケゴロモ

イセシラガイ

ウメノバナガイ

アラウメノバナ ガイ

ウネナ シトマヤ" イ

r s- ^ ') * ・-<

1lゴ ト,, ガイ

ツル-7 JU ケポrJ がイ

ヤマ トシジ ミ

ケマンガイ

マ ツヤ7 ワ スレ

') t. I, if イ

ハマ ダリ

ナ 7 ウセンハlT タ.り

ヒナがイ

カカ. ミガイ

ウラカ がミ" イ

オキ シジ ミ

ス r レガイ

イヨスダレ

T * "l

シオヤガ イ

オニ アサ リ

フスマガイ

シオツ" イ

チゴ′{カガイ

蝣-蝣+ 7 キ

アリソガ イ

ユキ" イ

ナ ミノコがイ

ナヨノバナ" イ

ムラサ キガイ

ズング,J 7 ゲマキ

シズク.ガ イ

イ千 g ウ シヲ い J

モモノバ ナガイ

ユ ウシオガイ

ウ* V ナチ

サ クラ" イ

シナ ト'! if イモ トキ

オオモモノハナガイ

T ワ 蝣:. + n イ

r

C

ド

ド

r

ド

r

ド

r

r

r

r

r

r

r

C

ど

r

r

r

ド

e

r r

r r

r r
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i r

r

r . r

ド

r

r

r

ど

r

r

r

r
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r

r . c c

r

… va ; vk
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A C

ど
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r

ド

C

ド

r

c

C
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a

C

r

r

C

r

C

.

r

Y

r
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C

C

a

r

a

ど

C

v*

r

a

r

ど

Va

r

f

c

.

r

I

c

C

r

r

c

C

C

ど

r

c

r

r

r

c

r

r

、

C

c

r

r

∫

S accnlta confusa

S cap ha rca sat叩 --

S C叩 harca brought'。"i-l

JV M 町ra tnふ舶Sd

G lycym eri.H Lbe′infa ta

A trina pinn ata japon ica

S ponjylus 叫 。" J

P eclen albican*

A nom ia chinensis

D 印n aslrea pa ulucciae

Saccostrea tchinnta

C rassrtstrca gigat

C rassos′rea n i":耶 xic.a

0 >lr< れp icta

A notton′ia ttea rttーta na

P itlucin a p ijidium

P illu tiカd ya伽 ka wai

Trapezium tiralu柄

A h enius oji即tt"

F u/tii'd A"ngerfo rdi

B orn i叩蝣sis Isuru耶 rt.

C orbicuta ia po nica

G afra rium J im ricalum

C attista chinn 一

C ycloaune〃a m enjtrvolis

〝tretrix tusoria

〟erefrix ta m arcki

D けsinvrb i* bit.… ,1,1,

D osinorits iaponieum

D 。蝣sinella pen icillala

C yclina sin 印sis

P aphirt euglyp ta

P nphia … d ulata

n udilapes ph ilippina n

^ n0棚 l∝arttia 叫uam osus

P rotolhaca red。… i,

C t帥 en 仙 papyracca

P etricol̀ rttt aea uistriatus

M nclra nipponita

〟nctra ve即Ti/orm u

C oelom actra 脚 的 ua ta

〝eT叩 esla ni'i印barict

Ln tonサrune的

R aeta rostralis

H ialula d iphoサ

A zttrinus abbreviate s

m e。'a la in

^ r叩 tgia diaphnna

村仲ーrlln in fo rm jー

M oerelia juven ilia

N ttidotetlina m In uta

N iU dolelU na nilijula

M trom ac加na in ti

仙 C叩 a praetex la

仙 com a 叩 ail… iS
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第8表　Loc.3, 15b, 18における月化石　その2

L o c a lity N 。. l.o c . 15 b L o c . 3 L o c . 18

S a m p le h o rizo n . 〟 γ * . * ど 1 ♂
., 〟 a 〟

A ltitu d e in ー 1 .0 . -8 2 .6 3 .0 3 .4 3 .7 I .2 1 -8 2 -8 3 .5 0 一g 2 .3

S e d im en ts r, ft Hi 八m A rm ru t r.1, rT、l rS Jn l s i >l

和 名
S p e cie s N a m e

二 rt 日 印

タ イ ワ ン シ ヲ ト リ u イ

マ テ ガ イ

ミ l/ ガ イ

ヒ J マ ス * H ィ .

ニ 寸 が イ モ ド キ

カ モ メ ガ イ
r

r

r

r

r

ど

ど

r

a

ど

a

C

a

r

a ド

a

r

C

r

T tltinr m aclra td tn lu ra

S o len s trictiu

S iliq ua p 〃It hrlla

C ウや′'o m ya tiu o-仇 fTJ

Z ir/ a ea sub `on stricta

l坊ota d ittea k am ak u rtw tt

巷 只 期

' i ! 蝣

キ 叶 ブ

イ が キ f rS

ス ガ イ

サ ザ エ

ミ ズ ゴ マ ツ ポ

シ ラ f ク

タ 7 7 ポ

7 ト へ ナ ダ リ

カ 1 7 <

へ ナ タ リ

イ ポ ウ ミニ ナ

ウ ミ ニ ナ

カ ゴ メ モ ツ ポ
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チ ビ ス ナ モ チ ッ ポ

7 キ ミ ゾ ス ズ メ モ ツ ポ

シ マ ハ マ ツ ポ

コ ケ′ツ ノ 7 -エ

コ ウ ロ ギ

ナ ビ カ ニ モ リ

ヒ メ カ こ 車 リ

ツ メ タ が .イ

ホ ソ ヤ ツ メ タ

ヤ ツ シ ロ ガ イ

ア カ ニ シ

イ l f ニ シ

ム ギ ガ イ

ム シ ロ ガ イ

/{ イ ガ イ

7 ラ ム シ ロ " イ

ミ オ ツ ク シ ガ イ

シ マ ミ ク リ が イ

テ ン Y こ シ

ナ 十 十 U ff イ

シ ロ イ ト カ ゲ ギ リ

マ f ) 蝣) シ †
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Jh P 朋 a Ih ,帥 asian a
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ヒ メ コ メ ツ 1 ガ イ .

ツ ラ ラ が イ

コ i -I t ガ イ

マ ツ シ マ コ メ ツ 1 " イ

t -t -7 タ ガ イ

ツ ノ ガ イ 鯛
S ca p h o p o d a

D 川 ta iitim oclan g ula lum
ヤ カ ドッ ノ ガ イ

ド

r:.耶　C:common a: abundant va'. veryabundant fs: finesand ms'. mediumsand si '.silt

Ams '. medium sandy ash (Akahoya ash)
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第9表　宮崎平野で得られた.4C年代伯

L o c a lity - s am p le

N o . C od e N o . ^ ーtitud e (m ) S am p le ]一C a g e (y . B . P .)

3 , 6 7 0土 7 0

4 . 2 10 士 6 0

1

3 - 1

IIR - 3 4 5

H R - 3 5 3

8 .0

8 ▼8

pe a t

pe a t
3 .2

3 -3

H R -3 5 1

H R - 3 5 0

7 . 7

6 . 1

p e a t 4 , 6 9 0 士 r0

3 - 4 H R - 3 4 9 4 .8

w o o d

w o o d

6▼3 9 0 士 10 0

6 . 2 7 0 士 8 0
3 - 5 H R - 3 4 8 4 .5 w o od 6 . 4 8 0 士 9 0
3 -6 H R -2 9 4 2 .8 s h e ll {M ere trix lu so r ia ) 7 , 4 8 0 土8 0
7 C a K - 1 2 8 4 8 8 .0 p e a t 5 , 8 3 0 ± 1 4 0
8 - 1 H R - 1 4 7 7 .5 p e at 4 . 5 7 0 士 70
8 l 2 G a K - 12 8 4 9 5 .6 w o od 65

5 ,8 0 0 土 1 3 0
8 -3 Ti R t M 6 5 .2 p e a t 5 , 8 5 0 士 9 0

12 G a K - 1 2 8 5 1 6 .6 w o o d 5 , 0 6 0 土 1 1 0
1 5 a H R 13 9 2 .S s he ll (Z irf a ea su b co n s lr ic ta ) 6 . 1 4 5 士 1 25
1 5 b G a K - 12 8 5 4 1 .6 sh e ll (P h a co so m a j叩 on ic u m ) 8 . 9 8 0 士 13 0
16 G a K - 1 2 8 5 3 I .9 sh e ll ( T e llin im ロc lra ed en lu la ) 6 . 9 0 0 士 1 4 0
18 H R - 2 9 8 1 .9 s he ll (D os in e lla p en ic ila ta ) 6 . 19 0 士 1 3 0
2 0 - H R - 14 5 8 .7 p ea t 2 , 8 8 5 土 10 0
20 - 2 H R - 1 4 4 8 .2 p ea t 3 , 9 5 5 士 7 5
20 -3

2 1

H R - 1 4 3

ー蝣m - 1 4 2

7 .6

8

pe a t 4 ,8 1 0 士 1g雪

2 2 H R - 14 1 . 8

8 .4

pe a t

p e a t

3 , 4 4 0 士 9 0

5 . 3 10 土 140
2 7 H R - 3 4 7 4 .5 p ea t I3 5

3 . 0 0 0 ± 7 02 8 H R - 3 4 6 2 .5 pe a t 1 .5 8 0 士 5 0
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第10衷　宮肝蝣p野と日南海岸の完新Ltr地形面の対比

長岡・松島・前杢(1987) Talくahashi,T.(1973)　本研究

下田島I面

J:川品川mi

ドIMfi川rifti

・iimil・"[III

Kinchaku 10--7m　　　巾着J面
Kinchaku　6-4in

udo type

Aoshima type
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.第12表土佐・紀伊沖で歴史時代に発生した被書地震の娩癖と位置(宇佐美, 1987より作劇

地震発生年 マグニチュード 北緯r n) 東経　r e)

684 (天武13)

887 (仁和3)

1096 (嘉保3)

1099 (永徳〕)

1331 (元徳3)

1360 (正平15)

1361 (正平16)

1408 (応永15)

1498 (明応7)

1520 (永正17)

1605 (慶長9)

1707 (宝永4)

1789.(寛政J)

1854 (安政Z)

1854 (安赦O

1944 (昭和19)

1946 (昭和21)

8.3

8.0-8.5

8.0-8.5

8.0-8.3

7.0

7.5-8.0

8.3-8.5

7.0-8.0

8.2-8.4

7.0, -7.8

7.9

8.4

7.0

8.4

8.4

7.9

8.1

133.5-135.0

135.0

137-138

135-136

135.2

136.2

135.0

136.0

138.0

136.0

134.9

135.9

134.3

137.8

135.0

136.6

135.6

263




