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中央構造線は西南日本内帯の領家帯と外帯の三波川帯の境界をなす大断層であるが，領家帯が

白亜系和泉層群に覆われている四国地方では，和泉層群と三波川結晶片岩類の地質境界断層をも

って中央構造線とされている（須鎗ほか，1991）。そして和泉層群の南縁付近において第四紀に活

動している断層群は中央構造線活断層系と呼ばれている（岡田，1973など）。 

四国東部では，複数箇所で低角度断層面を持つ衝上断層が発見され，それが中央構造線である

として報告された（中川・中野，1964 など）が，岡田（1973）などが，第四紀に活動した中央構

造線は右横ずれ成分と鉛直成分を併せもつ高角度断層であると結論したために，この認識が日本

の活断層研究者の間では主流となり今日に至っている。低角度断層面を持つ衝上断層については，

高角度の活断層がノンテクトニックな要因で後成的に低角度化したものであると解釈された。し

かしながら，低角度化の機構についてはこれまで詳しく論じられることはなかった。 

本研究では，深部で高角度であった断層が地表付近で初生的に断層運動によって低角度したも

のが低角度断層面を持つ衝上断層であると結論した。断層面の低角度化は，和泉層群の岩盤と軟

質な更新統土柱層が断層接触するところで，土柱層の短縮によって発生することを明らかにした。 

中央構造線活断層系ストリップマップ（水野ほか，1993）によると，衝上断層は山地側（北側）

に分布する和泉層群の南縁部に沿って土柱層が分布しているところで多発している。未～半固結

の土柱層は和泉層群の岩盤に比べ強度が低いために，土柱層側が一方的に変形する。このとき，

土柱層はドラッグ褶曲で折りたたまれて短縮するほか，シルト層中のせん断面に沿って上盤が低

地側に向かってせり出すことで，和泉層群と土柱層の境界断層は低角度化した。境界断層の断層

粘土には三波川結晶片岩起源の岩片が多数含まれていることから，深部では，和泉層群と三波川

結晶片岩類の地質境界断層としての中央構造線に連続していることが確認された。このことは境

界断層の変位センスも右横ずれ成分を持つことでも支持される。 

中央構造線活断層系沿いでは，低角度化した境界断層を地すべり先端部のすべり面とする和泉

層群の地すべりが多発している。井ノ久保地すべりやシンヤマ地すべりがその例で，地すべり移

動体の長距離移動によって河川をせき止めた痕跡が残っている。境界断層の運動センスと地すべ

り運動のセンスが一致していることから，断層運動時にそれが地すべり運動に転化しやすく，河

川のせき止めも同時に起こった可能性がある。 

近年各地の山地－平地境界の活断層の活動では，低角度の地表地震断層が発生しており，断層

面の低角度化の認識は地震防災の上で重要である。低角度断層面は地すべり面への転化の恐れも

あり，斜面防災の観点からも重要である。 
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第１章 序 論 

  

1.1 研究の背景 

 日本列島では活断層の運動がしばしば山地と平地の分化に関係していて，山地と平地との境界に

活断層が走っている。そこでは断層運動で山地が隆起するのに対して，平地側では沈降が起こって

いる。 

隆起する山体は山裾を走る活断層に対して重力的に圧迫している（山側から圧力をかける）と考

えられ，活断層の地表現象に対して何らかの影響を与えていることは想像に難くない。我が国にお

いて山地と平地を分化する活断層の中には，低角度の断層面を持って地表に出現しているものがあ

る。このような断層の中には，地下深部まで低角度の断層面を有するものもあるかもしれないが，

地表付近の二次的な影響を受けて高角度断層が変形し低角度化したものがある可能性が高い。 

近畿地方の大阪平野の周辺部では，山地を形成している丹波層群や花崗岩からなる基盤岩が，平

地を形成している第四系大阪層群に衝上することが知られている。これについて横山（2007）は，

大阪層群は境界断層に近づくにつれて短縮し層理面が高角度になっていることと結びつけ，山地か

らの重力的な影響によって境界断層と垂直な方向に生じた圧縮を受け大阪層群が短縮し，地下深部

で高角度であった断層が地表付近で低角度に移化することによって，山地側の基盤岩が大阪層群上

に衝上したと考えた。すなわち，大阪層群の短縮こそが境界断層の低角度化の原因であると結論付

けた。この事例では，テクトニックな要因で活動した断層が，地表付近において重力というノンテ

クトニックな影響を受け，変形したことを示している。 

 中央構造線は西南日本内帯の領家帯と外帯の三波川帯の境界をなす大断層である。このうち第四

紀に活動している断層群は中央構造線活断層系と呼ばれ，これは活動度が極めて高くわが国を代表

する活断層の一つである。後述のとおり四国地方では古くから中央構造線に沿って低角度断層露頭

の存在が報告されており，これらはかつて中央構造線の衝上断層と考えられた（例えば，中川・中

野，1964a,b）。しかし一方では低角度断層面は衝上断層ではなく，高角度北傾斜の断層が地すべり

現象によって後成的に低角度化したものと考えられた（岡田，1973b など）。ただし高角度断層が低

角度化するためには断層下盤が消滅あるいは短縮しなければならないが，そのことについては説明

がない。この問題は未解決のまま，中央構造線の活断層は右横ずれ運動を主体とする高角度断層と

する解釈が定着した。その原因は，反証可能な観察事項を提示し互いが同じ現場に立って議論しな

かったことにある。この地域の中央構造線に沿う運動センスには鉛直成分も少なからず存在してお

り（岡田，1973b），その影響で隆起側に山地が形成されていることを考えると，上記の大阪層群周

辺部の事例と同様の現象が四国地方の中央構造線でも生じている可能性がある。 

 地表で確認された低角度断層の本質について，真実はテクトニックな断層であるにも関わらず，

それとは全く無関係なすべり面と誤認されてしまうとすれば，そのことによって学術的な問題のほ

かに様々な不利益が生じることが考えられる。土木分野では，誤った解釈に基づく地質平面図や断

面図が作成され，それにより支持地盤・基礎地盤が誤って設定される可能性がある。この場合，工

事開始後の大幅な設計修正や施工ストップ，構造物の供用開始後の損壊や，思いがけない災害の発
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生に結び付く恐れがあり，公共の福祉にとって大きな不利益になると予想される。また地すべりの

機構を見誤ることによる防災上の問題点も想定される。このような問題を避けるために，低角度断

層の形成機構を解明することは極めて重要である。 
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1.2 研究の目的 

本研究の目的は次のとおりである。 

四国地方東部の中央構造線沿いの地域を対象として，山地と平地の境界を通過する活断層（以後，

このような断層を「山地－平地境界断層」と記す）の地表付近の断層構造を明らかにし，この地域

に報告されてきた低角度断層の形成機構を明らかにする。また，低角度断層と地すべり面は同じ地

表付近の現象であり形態が極めて類似していることから，その識別方法の確立を目指す。 

先述のとおり，山地－平地境界断層は中央構造線に限ったものではない。上述のような検討結果

に基づき，本研究では山地－平地境界断層沿いの地域に想定される地表現象をとりまとめ，防災的・

土木地質学的課題とその解決策について言及する。 

前述のとおり，本地域でかつて中央構造線の衝上断層として報告されてきた低角度断層（例えば，

中川・中野，1964a,b）は，明確な説明がなされないまま，高角度北傾斜の断層が地すべり現象によ

って後成的に低角度化したものと結論付けられた（例えば，岡田，1973b）。この原因として，各主

張を行う研究者らが反証可能な観察事項を提示し互いが同じ現場に立って議論しなかったことが考

えられる。このことから，本研究は既往文献の内容を現場で検証し，そして詳細ルートマップやス

ケッチによる記載を中心として進めていくこととする。 
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 1.3 本論文の構成 

 本論文は【第 1 章】から【第 7 章】まで，7 つの章で構成している。 

 【第 1 章】（本章）は「序論」と題し，本研究の背景および目的について記述した。 

 【第 2 章】では「四国地方の中央構造線に関する研究史」と題し，四国地方の中央構造線に関す

るレビューを行う。本章では，主に四国地方の中央構造線に関する一般的知見のほか，活断層の地

表構造に関する問題点に着目し，資料を取りまとめる。活発な活断層として知られている四国の中

央構造線は，先述のとおり断層面の構造や傾斜角度に関して大きく議論が分かれており，かつて中

央構造線沿いの衝上断層とされた低角度断層露頭が，現在は地すべりのすべり面と判断されたもの

も存在している。断層およびそれに接触する地質体の関係に着目し，低角度断層の分布特性につい

てとりまとめる。 

 【第 3 章】は「低角度断層と土柱層の関係に関する調査・検討 －徳島県美馬市～三好市における

衝上断層群の例－」と題する。第 2 章での資料取りまとめの結果，四国東部（徳島県域）の中央構

造線沿いで報告されてきた低角度断層は全て，山地側（北側）に分布する白亜系和泉層群の岩盤と，

平地側（南側）に分布する第四系更新統の未～半固結堆積物である土柱層の地質境界に発達してい

ることが明らかになった。このことから，低角度断層の形成には平地側の土柱層の存在が関与して

いることが推定される。本章では，徳島県三好市三野町で報告された「芝生
し ぼ う

衝上」（中川・中野，1964a）

の周辺地域（三野地域；図 1.3.1）を例として，詳細な地表地質踏査および露頭観察を行い，低角度

断層と土柱層の関係を調査する。また，三野地域の東隣にあたる徳島県美馬市の「荒川衝上」（須鎗・

阿子島，1978）の周辺地域（美馬地域；図 1.3.1）における低角度断層の分布を，既往調査結果に

基づきレビューする。これらの成果から，低角度断層の発達において平地側の未～半固結堆積物が

重要な役割をなしていることを示す。 

 【第 4 章】は「低角度断層と地すべり発達に関する検討－徳島県三好市，池田断層と井ノ久保地

すべりの例－」と題する。中央構造線に沿って発達した巨大な地すべりである徳島県三好市池田町

の井ノ久保地すべり（図 1.3.1）に対して詳細なルートマップ作成による地表地質踏査を行い，従来

地すべりを横切るとされていた中央構造線活断層系池田断層は実際には地すべりを切断しておらず，

活断層は地すべりのすべり面の位置を低角度断層として走っていることを示す。本章では，テクト

ニックな断層である中央構造線の低角度断層が，地すべりのすべり面というノンテクトニックな現

象に移化し，その結果として巨大な地すべりが発生する機構について示す。 

 【第 5 章】は「断層岩類，すべり面粘土の記載」と題する。中央構造線沿いの低角度断層は，こ

れまでに明確な根拠なしに地すべりによるすべり面などと誤認されてきた。その大きな理由として，

露頭スケールでは断層面とすべり面の識別が困難であることが挙げられる。そこで本章では，標本

スケール・顕微鏡スケールで断層岩類およびすべり面粘土の記載を行い，両者の識別ポイントの抽

出に取り組む。 

 【第 6 章】は「総合解析」と題し，本研究の成果のとりまとめを行う。そしてその結果から，低

角度断層に起因する応用地質学的諸問題を検討し，活断層地域における防災的・土木地質学的問題

点と提言を行う。 

 【第 7 章】は「総括」と題し，本論のまとめを行う。 
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図 1.3.1 本研究における主な調査地の概要 

□箇所は本論における主な調査対象地を示す。 

矢印は既存文献による低角度断層の位置および傾斜方向，数値はその傾斜角度を示す。 

中央構造線位置ほか出典は水野ほか（1993）に基づく。 
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第 2 章 四国地方の中央構造線に関する研究史 

  

2.1 概要 

 中央構造線は西南日本を内帯と外帯に分ける大断層で，関東地方から九州地方まで 900km 以上の

延長を有する（岡田，1973b）。中央構造線は，紀伊半島中央部より東では北側の領家変成岩類と南

側の三波川結晶片岩類の境界断層として認定されるが，紀伊半島西部から四国地方にかけては領家

変成岩類の南縁に沿って上部白亜系の和泉層群が分布していることから，和泉層群と三波川結晶片

岩類の地質境界断層が中央構造線として認定されている（須鎗ほか，1991）。また，後述のとおり

この地質境界断層に並行な数多くの断層群の存在が知られており，このうち第四紀に活動したもの

は中央構造線活断層系と呼ばれている（岡田，1968，1973a など）。 

本論では，中央構造線に関する用語を次のように用いる（図 2.1.1）。和泉層群またはその基盤で

ある領家変成岩類と三波川結晶片岩が直接接する地質境界断層を「中央構造線」と呼ぶ。ここで対

象とするのは，現在テクトニックであるか，またはかつてテクトニックな作用により形成された断

層とする。かつてのテクトニック断層が後成的な重力性クリープなど（ノンテクトニック作用）に

より変形し，テクトニックな活動をしなくなったものは中央構造線と呼ばない。また地表付近で認

められる地質境界断層（例：和泉層群/土柱層の境界断層）のうち，上記の中央構造線に連続するも

の，すなわちテクトニックな要因で形成したものも「中央構造線」の語を用いるが，本論で特に取

り扱う低角度の形態を有する地質境界逆断層は中央構造線の「衝上断層」と呼ぶ。なお「低角度断

層」と記した場合は，当該断層の成因についてテクトニックかノンテクトニックかを区別しないも

のとする。 

一方で，中央構造線活断層系に属する活断層群に対しては，岡田（1973b）などに従い固有の断

層名（例えば，「三野断層」「池田断層」）を用いる。これは必ずしも地質境界をなすものではなく，

活断層としての挙動があることを示すものとする。 

 

 
図 2.1.1 本論における中央構造線に関する用語の使い方 

MTL：中央構造線（地質境界断層），AF：中央構造線活断層系 

？マークは議論が分かれているものを示す。 
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2.2 活動史 

 中央構造線に沿って生じた断層運動の性格は，地域や時代によって異なっており（例えば，木村，

1980；Ichikawa，1980），中央構造線全域において同時代に同じ断層運動が生じた訳ではない。

Ichikawa（1980）によると，中央構造線の活動時期は大きく(1)白亜紀前－中期，(2)白亜紀後期－

古第三紀前半，(3)古第三紀－中新世最前期，(4)中新世前半，(5)第四紀の 5 つに区分されている。(1)

および(2)の時期は左横ずれの断層運動によって，また(5)の時期は右横ずれの断層運動に特徴づけら

れる。また，(2)の白亜紀後期の中央構造線左横ずれ運動に関係して，和泉層群の堆積盆が形成され

た。この時期の中央構造線の変位センスは，和泉層群の大規模な向斜構造（堆積中心に相当）の褶

曲軸跡が右雁行配列することに基づき推定されている。 

 中央構造線に沿って，並行もしくは雁行する断層群が形成されており，このうち第四紀に活動し

たものは中央構造線活断層系と呼ばれている（岡田，1968，1973b など）。中央構造線活断層系に

は明瞭な断層変位地形が伴われ，右横ずれが卓越した活断層群からなるとされている（岡田，1970，

1973b など）。 

中新世中期に発生した石鎚層群の火山活動に伴い，愛媛県四国中央市以西では既存の割れ目であ

る中央構造線（和泉層群と三波川結晶片岩類の境界断層）に沿って安山岩質の岩脈が貫入した（堀

越，1964）。この岩脈は破砕をほとんど受けていないとされ，さらに並走する中央構造線活断層系

の断層群（伊予・群中・川上・小松・岡村の各断層）にはほとんど貫入していない。このことから，

中央構造線は岩脈の貫入があった石鎚層群の形成時期（砥部時階の運動）までにほぼ成立したのち

に活動が停止し，その後，中央構造線活断層系は位置をやや異にして誕生したと考えられている（岡

田，1973b，2004）。 

  

 2.3 中央構造線と和泉層群 

 上部白亜系和泉層群は，紀伊半島西部から四国西部にかけて，中央構造線の北側に接して分布し

ている。その長さは 300km に達し，10～15km の幅を持つ。 

和泉層群は横ずれ堆積盆に関係する特徴を持っており，この堆積盆は中央構造線の屈曲部に形成

されたプル・アパート堆積盆と一般に考えられている（Miyata，1990）。和泉堆積盆では，堆積盆

を埋めた和泉層群の年代が東に向かって新しくなり，その積算層厚が東西方向に大きく，その堆積

中心が東進する特徴を持っている（市川ほか，1981）。 

和泉層群は南接する中央構造線の影響を受け，その南縁では広く破砕している。破砕状況につい

ては，2.5 節にて概説する。 
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2.4 中央構造線活断層系 

徳島県の讃岐山脈南麓域や愛媛県の四国山地北麓域では，地質境界としての中央構造線（和泉層

群と三波川結晶片岩類の境界断層）の他に，これにほぼ並行ないし雁行状に配列するいくつかの断

層が存在している。これらの大半は少なくとも第四紀後半でも右横ずれが卓越した活断層とされ，

中央構造線活断層系と呼ばれている（岡田，1973b）。岡田（1973b）に基づいて示すと，それらは

西方より東方へ，群中，伊予，川上，岡村，小松，石鎚，畑野，寒川，池田，三野，井口，田上，

父尾，切幡，神田，上浦，鳴門と呼ばれる各断層がセグメントとして構成され，全体として N75°

E の方向へ延び，「変位が各々の活断層に受継がれるようにして分布」するとされる。なお，中央構

造線活断層系に属する活断層について，その名称や位置は発表時期や研究者により見解がやや異な

る（例えば，水野ほか，1993；後藤・中田，2000；岡田・杉戸，2006）。これらの中には，同一著

者が異なった見解を述べているものもあるが，その理由については述べられていない。 

これらの活断層は，その地表面形が直線状ないし多少湾曲を描いて連続し，また低断層崖や河谷

の横ずれ等の変位地形が連続的に認定されることから，活発な右横ずれ運動を繰り返してきたとさ

れている（岡田，1973b）。また垂直変位については，断層に隣接する山頂小起伏面や断層崖の比高

などから，第四紀後期にも若干の上下変位を伴うものと考えられた（岡田，1973b）。 

なお，活断層の両端では一般走向に対して多少方向を変えることが多く，東西ないし北東寄りに

曲がる傾向があるほか，雁行状に配列する活断層が次の活断層に移る場所，例えば，三好市三野町

芝生
し ぼ う

（図 2.4.1）や美馬市美馬町坊僧山，美馬市脇町北西方などでは，北東方向へ偏って延びる分岐

断層が数本認められている（例えば，水野ほか，1993）。こうした接合部付近では各断層に沿った

横ずれ地形はあまり明瞭ではなく，むしろ縦ずれが卓越するとされている（岡田，1970b，1973a，

後藤・中田，2000）。 

 

 

図 2.4.1 中央構造線活断層系池田断層と三野断層の接続部（徳島県三好市三野町芝生） 

後藤ほか（1999）都市圏活断層図「池田」を転載，加筆。 

原典では，赤線が「活断層」，緑線は「断層の横ずれ活動により変位した谷線」とされている。 

「変位した谷線」が「活断層」との交点で必ずしも屈曲していない事例が散見される。 

池田断層

三野断層
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2.5 断層破砕帯の特徴 

地質境界としての中央構造線，または中央構造線活断層系に沿って発生している断層破砕帯に関

しては，数多くの記載がある。しかし，和泉層群と三波川結晶片岩類の境界断層としての中央構造

線が活断層として活動している箇所は極めて限定的で，そのような露頭が記載された例は少ない。

本論でも特に取り扱う池田断層は，中央構造線（和泉層群と三波川結晶片岩類の境界断層）と活断

層が一致する断層とされており，ここではその断層破砕帯に関する記載をまとめる。 

徳島県東みよし町昼間の小川谷川河床では，かつて池田断層の断層露頭が平面的に広く確認され

た（岡田，1968）。ここでは黒褐色の和泉層群破砕帯が数百 m 以上にわたって分布し，その南側に

は縞模様の発達する結晶片岩断層粘土が出現したとされる。両者の境には interfinger 状の差違え構

造がみられていた（図 2.5.1）。 

長谷川（1992b）は池田断層の破砕帯の一般的な特徴について，「三波川結晶片岩類の破砕帯は 5

～10m の幅で露出しているが，80m を越えない。一方，和泉層群の破砕帯は，境界断層付近では黒

色粘土質粉砕物質からなり，次第にレンズ状の砂岩塊を含む破砕物質，レンズ状の砂岩泥岩互層に

遷移する。黒色粘土質粉砕物質は 10m 以内の幅で，顕著な破砕帯の幅は 50m 以内である。」と記し

ている。 

以上の報告より，池田断層沿いの地域では，断層から少なくとも数十 m の範囲には断層の存在を

示唆する顕著な破砕帯が出現することが期待される。 

岡田・杉戸（2006）の概説によると，地質境界としての中央構造線には幅 10m 以上に達する断

層ガウジ帯とその両側に広がる破砕帯が伴われるとされている。また，活断層の断層線が屈曲・分

岐し，他の断層へ乗り換える場所では，特に顕著な断層破砕帯が発達しているとされている。本論

で取り扱う三好市三野町芝生地区も，そのような場所の一つとされている。 

 

 

図 2.5.1 東みよし町昼間の小川谷川沿いにみられた断層露頭の平面スケッチ（岡田，1968） 
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2.6 活断層の第四紀後期の活動性 

(1) 水平変位量 

岡田（1968）は徳島県三好市池田町の中心部を横切る断層地形において，14C 年代値をもとに推

定した段丘礫層下の不整合面の形成年代（約三万年前）と，断層による右横ずれ変位量（約 200m）

を用いて，この地域の池田断層の右横ずれ変位速度を 7mm/yr 以上とした。岡田（1970）は，徳島

県美馬市美馬町の三野断層で，形成年代を約 2.5 万年前よりも新しいと推定した扇状地面を開析す

る河谷の右横ずれ変位量を 200～230m として，右横ずれ変位量は 8～9mm/yr に達するとした。岡

田・堤（1997）は，徳島県阿波市市場町の父尾断層によって，約 8,000 年前に形成した段丘崖が右

に約 50m 変位したことを明らかにし，右横ずれ変位速度を求めると，約 6mm/yr と見積もった。以

上の結果などに基づき，四国中部から讃岐山脈南麓域での中央構造線活断層系の最近数万年間の右

横ずれ平均変位速度は，6～9mm/yr と見積もられた（岡田，1973a）。 

岡田（1998）は，愛媛県西条市飯岡地区で数回にわたって行われた岡村断層のトレンチ調査の結

果をとりまとめ，この断層の右横ずれ変位速度を 5～6mm/yr と見積もった。 

一般に断層セグメントの両端では水平変位が小さくなるとされている。上記の横ずれ変位量は，

断層セグメントの中のどのような位置づけに当たるかは示されていない。 

 

 (2) 垂直変位量 

 中央構造線活断層系に沿って生じる垂直変位は，第四紀における右横ずれ変位に付随して生じる

と考えられている（岡田，1973b）。四国地方における中央構造線活断層系の垂直変位の向きは，徳

島－愛媛県境に位置する境目峠を境として変化し，徳島県域では北側が，愛媛県域では南側が，そ

れぞれ隆起している（岡田，1973b）。また，垂直変位量も地域差がかなり大きいとされている。こ

のように，中央構造線活断層系の東西で垂直変位に関わる運動成分が大きく異なるのは，横ずれの

進行に伴う鋏状運動によるものと考えられた（岡田，1973b）。 

 最近数万年間における中央構造線活断層系の平均垂直変位速度は，岡村断層における南側の相対

隆起速度が 0.4～0.7mm/yr，讃岐山脈南麓における北側の相対隆起速度は 0.5～1.6mm/yr とされて

いる（岡田，1977）。すなわち，四国地方における平均垂直変位速度は，幅はあるものの右横ずれ

変位速度に比べて十分の一程度のオーダーと見積もられている。 
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2.7 断層の地下構造の問題 

 四国地方の中央構造線沿いの各地では，北傾斜の低角度衝上断層の露頭が古くから記載・報告さ

れ，これらは中央構造線の主断層と考えられてきた（例えば，中川・中野，1964a,b；須鎗・阿子島，

1975，1977 など）。愛媛県内の一部の露頭では，上記とは逆に南傾斜の断層露頭も報告されている

（例えば，中川，1965 など）。図 2.7.1 には，水野ほか（1993）に示された低角度断層の位置を示

す。本研究で対象とする個々の箇所の状況については，該当章で詳しく述べる。 

このような中央構造線沿いの低角度断層に対して，いくつかの断層露頭や低地におけるトレンチ

掘削結果では垂直ないし北方へ高角度で傾斜した断層面が観察されること，露頭では水平方向の条

線が確認されること，横ずれ断層に伴われることが多い地形（trench, sag pond, pressure ridge な

ど）が形成されていたり，断層が尾根や谷を系統的に右横ずれ屈曲させていたりすること，などの

理由により，近年では中央構造線活断層系をなす活断層は高角度の断層面を有する考えが支配的で

ある（例えば，岡田，1968，1973a,b）。これらの研究によれば，地表の一部で認められる低角度の

断層露頭は，地すべりあるいは古期の高角度断層が重力的に低角度化したものと考え，衝上断層モ

デルは否定されている。ただし高角度断層が後成的に低角度化するためには断層下盤が消滅あるい

は短縮しなければならないが，そのことについては何ら説明がない。 

その後，長谷川（1992a～c，2000）などは，讃岐山脈南麓の中央構造線沿いに分布する和泉層群

の新期堆積物上への衝上岩体は，その破砕様式，変形構造や背後の地形関係を検証した結果，断層

崖から重力によって滑動した巨大な地すべり岩体とした（2.9 節で詳しく述べる）。 

 

 

図 2.7.1 四国中～東部における低角度断層露頭の位置と本研究の調査地（枠内） 

（矢印は低角度断層の位置及び傾斜方向，数値は傾斜角度を示す。出典は水野ほか（1993）による。） 
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一方で近年の物理探査の結果によれば，中央構造線の地下構造について上記とはやや異なる見解

が得られている。吉川ほか（1987），Ohno et al.（1989），吉川ほか（1992），由佐ほか（1992）に

よれば，紀伊半島西および別府湾における反射法地震探査や松山における重力探査のデータは，領

家花崗岩類もしくは和泉層群と三波川結晶片岩類の境界としての中央構造線が北に傾斜しているこ

とを示唆している。佃・佐藤（1996）は，讃岐山脈東部南縁における反射法地震探査により，深さ

500m 以浅の断層面は北傾斜約 40°と推定されている。 

伊藤ほか（1996）は，徳島県美馬市脇町の曽江谷川沿いのルートにおけるバイブロサイスによる

探査によって，和泉層群または領家帯構成岩類と三波川結晶片岩の境界をなす中央構造線（ここで

は同文献に従い「物質境界 MTL」と記す）が四国東部の中央構造線が地下 5km 程度まで 30～40°

N で傾斜していると報告した。さらに彼らは，地表付近で土柱層/和泉層群の境界が北に約 30°傾

斜していると解釈し，岡田（1970，1973b）などが示す高角度断層（父尾断層）の存在を積極的に

支持する探査結果は得られなかったとした。 

堤ほか（2007）は，愛媛県新居浜市西部（新居浜測線）と徳島県阿波市（阿波測線）でそれぞれ

新期活断層（岡村断層・父尾断層）と物質境界 MTL を横切る P 波反射法地震探査を実施した（図

2.7.3）。この結果によれば，両測線ともに北に低角度で傾斜する物質境界 MTL が明瞭な反射面とし

て捉えられている。さらに阿波測線では，物質境界 MTL の地表側の延長として，低角度で北に傾

斜する和泉層群/土柱層の境界が反斜面に表現され，「和泉層群が土柱層に衝上しているように見え

る」と述べられている。なお，岡村断層や父尾断層に相当する高角度の反射面は不明瞭とされた。 

 以上を総括すると，地表付近の一部の断層露頭や断層変位地形の形態により活断層は高角度であ

ることが期待される一方で，地表で確認される低角度断層の成因に関する合理的な説明は必ずしも

得られていない。また，物理探査の結果から示される低角度の物質境界 MTL と活断層の関係も不

明である。 

 

 

図 2.7.2 四国東部（国道 193 号線）における中央構造線地下構造解釈図（伊藤ほか，1996） 

本図には凡例がないが出典本文中の用語から，MB：物質境界MTL，AF：活断層MTLを示すと思われる。 
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図 2.7.3 浅層反射波地震探査結果に基づく地質断面解釈図（堤ほか，2007） 

上：新居浜測線，下：阿波測線 
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2.8 低角度断層の分布 

 中央構造線（四国地域）活断層系のストリップマップ（水野ほか，1993）によると，断層面が北

に 45°以下の傾斜を示す低角度断層が各地で記載されている。ストリップマップに取り上げられて

いる低角度断層のうち，四国中～東部のものを抜き出したのが前掲の図 2.7.1 である。徳島県域に

おいて東から西に見ていくと，切畑断層（岡田，1970；中野ほか，1973），父尾断層で複数箇所（須

鎗・阿子島，1978），井口断層の南側の断層（野村谷川の左岸；槇本ほか，1968），荒川断層（荒川

衝上；須鎗・阿子島，1978），三野断層（芝生衝上；中川・中野，1964a），池田断層（白地衝上；

中川・中野，1964b）で，低角度断層が発見されている。その最大の特徴は，基盤岩（大部分が和

泉層群）が新期堆積物の土柱層に衝上している点である。換言すれば，基盤岩が半固結堆積層に衝

上するときに低角度断層が形成されている。 

また，中野ほか（2001），中野・横山（2002）は三野断層が通過する美馬市中上～荒川（荒川衝

上）に至る低角度断層を報告し，この断層を加藤ほか（2007）は荒川低角度断層と命名した。また

加藤・横山（2011）は，芝生衝上を挟んで東西 2km 以内の範囲に，和泉層群と土柱層の境界にお

いて低角度断層が断続的に発達していることを明らかにした。以上については，このあと第 3 章に

て詳述する。 

また，愛媛県域でも各地で北傾斜（一部に南傾斜のものもある）の低角度断層露頭が報告されて

いる（例えば，中川，1965；岡田，1972 など）。愛媛県内で認められる低角度断層は，和泉層群ま

たは三波川結晶片岩類と新期堆積物（岡村層など）が接しているものと，和泉層群と三波川結晶片

岩類が直接接しているものがある。 

 

  

写真 2.8.1 土柱層上に和泉層群が被さる荒川衝上（須鎗・阿子島，1978）の露頭全景 

右写真拡大範囲 

和泉層群 

土柱層 
断層 
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2.9 大規模地すべりとの関係 

四国の中央構造線沿いには，大規模地すべりと考えられている和泉層群の丘陵性岩体が存在する

（長谷川，1992a～c，長谷川，1999；図 2.9.1～2.9.3）。 

長谷川（1992c）は，徳島県阿波市（旧市場町～土成町）にかけての讃岐山脈南麓に分布する切幡

丘陵（図 2.9.3 a）は，和泉層群から構成される巨大な地すべり岩体とした。この岩体は，中央構造

線父尾断層の北側の讃岐山脈から南方に 1.0～1.5km 滑動し，その南東端で土柱層に対して低角度

で覆っている。この地すべり岩体の復元によれば，岩体は約 100 万年前に形成され，その後父尾断

層によって 2～3km 右横ずれを受けているとされた。切幡丘陵南縁には従来，破砕した三波川結晶

片岩類が露出し，これと切幡丘陵の和泉層群との境界が中央構造線による切幡断層（中野ほか，

1973）として認定されていたが，この破砕帯は地すべりによって原位置に移動した根無し岩塊と解

釈され，中央構造線とは関係のないものとされた。 

また長谷川（1995）は，徳島県三好市池田町（旧池田町）シンヤマ（図 2.9.3 b）の和泉層群の岩

体は，讃岐山脈の和泉層群が地すべりを発生し，山麓の土石流堆積物もろとも，古吉野川の河床礫

（土柱層）を取り込みながら，約 500m 南へ滑動したと推定した（図 2.9.4）。この地すべり岩体は

中期更新世前半に形成されたと推定された。この岩体を地形・地質的に池田断層に沿って復元する

と，地すべり岩体はもともと現在より 5～6km 東方に位置する池田町州津（鮎苦谷川の出口付近）

にあり，地すべりとして滑動後，池田断層によって右横ずれを受けて現在の位置まで移動したと推

定されている（図 2.9.5）。なお，中川・中野（1964b），須鎗・阿子島（1975）は，この岩体の南縁

と，その南部の三波川結晶片岩類との境界に衝上断層を設定したが，彼らは地すべり岩塊下位の土

柱層を認定しておらず，また地すべりの認識を示していないことから，衝上断層の有無については

検討を要する。 

このシンヤマの約 2km 西方に位置する旧池田町井ノ久保（岡田，1968；長谷川，1999；図 2.9.3 

c），さらにその 5km 西方に位置する旧池田町船戸（長谷川，1999；田中ほか，2000；図 2.9.3 d）

なども，讃岐山脈南麓からの地すべり移動体で，滑動後に池田断層の変位を受けたと考えられてい

る。 

 

 

図 2.9.1 四国における大規模地すべりの分布（長谷川，1992c） 
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図 2.9.2 中央構造線沿いの和泉層群からなる地すべりの模式断面図（長谷川，1999） 

 

 
図 2.9.3 中央構造線沿いの大規模地すべり岩体と考えられている地形（長谷川，1999 の図を転載）
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図 2.9.4 シンヤマの地すべり岩体の南北断面図（長谷川，1995） 

 

 
図 2.9.5 シンヤマの地すべり岩体とその復元（長谷川，1995） 
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 2.10 中央構造線沿いの中新世貫入岩類と熱水変質作用 

 四国西部では，地質境界断層としての中央構造線に沿って，中新世の石鎚層群に対比される流紋

岩などが貫入している。この貫入岩の K-Ar 年代は 14～15Ma に集中している（田崎ほか，1990，

田崎ほか，1993）。特に，伊予断層と川上断層の近傍には 14Ma の大規模な流紋岩体がある。四国

中央部では，このような流紋岩類が地質境界断層としての中央構造線に沿って貫入しているが，活

断層沿には貫入岩は確認されていない（岡田，1973b，岡田・杉戸，2006）。四国東部の中央構造線

沿いには中新世貫入岩類は確認されていないが，熱水変質帯が報告されている（長谷川ほか，2001）。

長谷川・澤田（2000）は，四国地方では内帯・外帯を問わず 14Ma 前後の流紋岩・花崗岩が分布し

ていることから，熱水変質作用をもたらす熱源が広域的に存在していたと推定している（図 2.10.1）。 

高木ほか（1989）は中部地方，紀伊半島の中央構造線断層ガウジ中の雲母粘土鉱物の年代測定値

を報告し，その年代は中期中新世にまで遡り，熱水変質によって雲母粘土鉱物が生じたと推定した。

また柴田ほか（1989）は，四国における中央構造線の断層ガウジの粘土鉱物組成と雲母粘土鉱物の

K-Ar年代を研究し，中期中新世の酸性岩岩脈の年代は 12.9Ma，岩脈由来の断層ガウジの年代は 11.2

～10.2Ma および泥質片岩由来の断層ガウジの年代は 11.0Ma であり，酸性岩の貫入後，熱水変質作

用によって雲母粘土鉱物が生成されたと推定した。 

 田村ほか（2001）は四国の中央構造線沿いの中期中新世熱水変質作用に関連して，同地域の中央

構造線沿いの破砕帯にはスメクタイトを伴う破砕帯と伴わない破砕帯があり，スメクタイトを伴う

ものは中期中新世の貫入岩に伴う熱水変質によって形成された可能性が高いと推定した。さらに，

長谷川ほか（1996），長谷川（2002a）は，中央構造線活断層系の伊予，池田，三野および石鎚断層

の破砕帯の構成鉱物を分析し，マグネサイト，ドロマイトおよびスメクタイトで特徴づけられる変

質帯を報告した。宮原ほか（2004）も，愛媛県伊予三島市（現在の四国中央市）の馬瀬谷川沿いの

地すべり地周辺を鉱物学的に調査し，長谷川ほか（2002a）と同じ鉱物組成をもつ淡緑灰色変質帯

を報告するとともに，走査型電子顕微鏡観察から，石英粒子間に生成されたスメクタイトが斜面の

不安定化に影響を与えている可能性を指摘した。 

 長谷川ほか（2001），長谷川（2002a，b）は，四国における中央構造線に沿う流紋岩の貫入によ

り，その周囲の岩盤では強度の小さいスメクタイトを伴う熱水変質粘土が形成され，それが地すべ

り素因となっている可能性を指摘した。 
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図 2.10.1 中央構造線および四国北部に貫入する流紋岩の分布（田村ほか，2007） 

（1～10 の番号は表 2.10.1 の各地点に対応する） 

 

表 2.10.1 中央構造線および四国北部における貫入岩体の K-Ar 年代一覧 

（田村ほか，2007 のまとめを引用） 
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第 3 章 低角度断層と土柱層の関係に関する調査・検討 

－徳島県美馬市～三好市における衝上断層群の例－ 

 

3.1 導入 

 中央構造線活断層系は，いくつかの活断層が ENE-WSW 方向に連なって発達している（岡田，

1973b；水野ほか，1993）。各々の断層の両端部，すなわち次の断層に移る接続部では，北東方向へ偏

って延びる複数の分岐断層が認められたり，一般走向に対して方向が若干変わって屈曲していたりす

ることがある。こうした接合部付近では各断層に沿った横ずれ地形はあまり明瞭ではなく，むしろ縦

ずれが卓越すると考えられている（岡田，1970）。 

本章では，中央構造線活断層系にみられる屈曲部における断層の形態と，土柱層と和泉層群との分

布関係に着目して地質構造を解析し，低角度断層の発達状況を検討した。対象とするのは，徳島県三

好市東部（旧三野町）の太刀野～芝生～勢力地区で，ここでは中央構造線活断層系池田断層と三野断

層が，屈曲・分岐しながら接合している（岡田，1970）。当地域を本論では三野地域と呼ぶ。また，三

野地域に東接する美馬市東部（荒川～中上地区；本論では美馬地域と呼ぶ）における既往調査事例を

レビューし，低角度断層の発達状況を概観する。 

調査の結果，三野地域における低角度断層の分布が詳細に把握され，低角度断層の下盤には未固結

の土柱層が分布していることが明らかになった。さらに芝生衝上における大規模露頭の記載結果から，

低角度断層の下盤の土柱層では，特徴的な変形構造が存在することを確認した。同様の現象は，三野

地域に東接する美馬市東部（荒川～中上地区）における中野ほか（2001）などの調査でも報告されて

いる。 

これらの調査結果に基づき，低角度断層の発達機構と，その分布特性について検討した。 

 

 

図 3.1.1 中央構造線沿いの低角度断層露頭の位置（水野ほか，1993）と調査地（○部） 

矢印は低角度断層の位置と傾斜方向，数値はその傾斜角度を示す。 
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3.2 中央構造線に関する従来の見解 

3.2.1 三野地域（レビュー） 

 

 図 3.2.1.1 に，水野ほか（1993）による中央構造線活断層系ストリップマップの一部を示す。 

吉野川低地の北縁に沿って，ENE-WSW 方向に中央構造線活断層系が存在しており（岡田，1970；

水野ほか，1993；後藤・中田，2000），その北側には標高 600～1,000m の讃岐山脈がそびえている（図

3.1.1）。讃岐山脈は後期白亜紀の海成層である和泉層群からなる山脈である。讃岐山脈の南麓に沿って

鮮新世～更新世の未～半固結礫層である土柱層が分布し，丘陵を形成している。  

 

 

図 3.2.1.1 芝生地区における中央構造線活断層系ストリップマップ（水野ほか，1993 に加筆） 

Iz：和泉層群，Dc：土柱層，M1：中位段丘堆積物，L1：低位段丘堆積物，A：沖積層，LS1：地すべり移動体 

 

 

以下，既存文献等に基づき調査地の地形・地質および活断層の分布状況をまとめる。 

芝生北方から太刀野にかけては ENE-WSW に延びる複数の断層が報告されており，ここでは活断層

のトレースが大きく屈曲・湾曲している（岡田，1970；水野ほか，1993；後藤ほか，1999）。これら

の断層のうち，図 3.2.1 に加筆した a-b-c 点を通る三野断層の変位地形が特に明瞭で活動的と考えられ

ており，河内谷川西岸の段丘面を切断して比高 10～12m の低断層崖が形成されているほか（図 3.2.1.1 

(b)），この断層に沿っては破砕帯の幅が広く，多量の断層粘土の分布が報告されている（岡田，1970）。 

この低断層崖の東北東延長部にあたる河内谷川東岸（図 3.2.1.1 (a)）では，三野断層沿いの大規模

な破砕帯が露出している（岡田，1970）。黒灰色～灰黒色を呈する断層粘土主体の和泉層群破砕帯の中

には，走向 N80°E，鉛直で発達する多数の並行な剪断面が確認されている（岡田，1970）。また和泉

層群破砕帯の剪断面に沿って，灰白～青灰色の三波川結晶片岩類に由来した破砕物が取り込まれてい

る。この破砕物の N80°E の方向に発達する面構造に沿って鏡肌が形成していることから，面構造は

断層面に相当し，ほぼ垂直に近い三野断層の地下には三波川結晶片岩類の破砕帯が存在すると考えら

れている（岡田・長谷川，1991）。このことから，三野断層は中央構造線（和泉層群と三波川結晶片岩

類の境界断層）の地表トレースとみなされた。 

河内谷川東岸に広がる破砕帯の南端部（図 3.2.1.1(a’)）では，30°N の傾斜で土柱層上に和泉層群

図 3.3.1.1の範囲 
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が衝上する低角度断層が知られており，これは「芝生衝上」と呼ばれている（中川・中野，1964a）。

岡田（1973b）はこの断層について，高角度で地表まで達したテクトニック断層の一部が，「山地自身

の重みのために破砕物質よりなりたつ表層部が断層面と共に斜面下方へ流下（gravitational 

spreading）して低角度化」したもの，すなわち後成的にノンテクトニックな原因で低角度になったと

する見解を示した（図 3.2.1.2）。そして，芝生衝上はより新規の高角度断層である三野断層により切

断されるとした。ただし高角度断層が後成的に低角度化するためには断層下盤が消滅あるいは短縮し

なければならないが，そのことについては何ら説明がない。 

 

 
図 3.2.1.2 岡田（1973b）による芝生衝上付近の推定地質断面図 

 

 河内谷川西岸の太刀野地区（図 3.2.1.1 (c)）では，高速道路建設に伴う南向き斜面の掘削（切土）に

より，低角度に発達し礫層を覆う断層粘土が確認された（岡田典久ほか，1999）。ここでは図 3.2.1.3

に示されるように，北部では北傾斜を示していた断層粘土の下面が，南に向けて次第に水平に近づき，

南端部では南傾斜になって段丘礫層を覆っている様子が複数のボーリング調査から明らかにされた。

また，低角度に発達する断層粘土の上位は段丘礫層に覆われている。このような事実から，地下で高

角度な断層（三野断層）が地表に向かって急激に低角度化していると解釈された。なお，ここでは南

端斜面の切土施工により南傾斜の断層粘土にすべり面が発生し（図 3.2.1.3），流れ盤の地すべりが生

じた。 

 

 
図 3.2.1.3 太刀野地区における南北方向の地質断面図（岡田典久ほか，1999） 

図 3.2.1 (c)地点における高速道路工事に伴い作成された。 
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3.2.2 美馬地域（レビュー） 

 

美馬地域は，前項の三野地域の約 3km 東方の中央構造線沿いに位置する。この地域でも，古くから

中央構造線に沿った低角度断層の存在が知られてきた。後述のとおり，最近になって中野ほか（2001）

などにより本地域の低角度断層について詳細な調査が行われた。 

 本項では美馬地域におけるこれまでの中央構造線の調査結果についてレビューし，低角度断層発達

に関する考察を行うための資料とする。 

 

 (1) 過去の概念 

次図に，水野ほか（1993）による中央構造線活断層系ストリップマップの一部を示す。 

槇本ほか（1969）は美馬市中上からそれよりも東方の明神原付近までの約 8km の区間にわたって，

南側の礫層上に北側の和泉層群が低角度で衝上する断層を確認し，これを中央構造線の衝上断層と認

定した。ここは讃岐山脈の南麓とその南方の丘陵地形との境界にほぼ一致し，尾根・谷の地形に沿っ

て断層のトレースは湾曲して表現されている。 

須鎗・阿子島（1977，1978），Suyari and Akojima（1980）は中野谷川東岸において，槇本ほか（1969）

とほぼ同位置に低角度の地質境界断層（写真 3.2.2.1）を認定し，荒川断層（須鎗・阿子島，1978），

Arakawa thrust（Suyari and Akojima, 1980）と呼んだ。ここでの断層面は，走向は概ね東西，傾斜

は 6～28°N とされた。なお，須鎗・阿子島（1977）はこの低角度断層の起源について，P.18 および

P.26 において，垂直変位に伴う gravitational spreading によるものと記述し，高角度に発達した断層

がその後の重力作用により低角度化したものと考えている。しかし同論文 P.19 には，「扇状地礫層上

に（中略）和泉層群が衝上している」との記述があり，対象とする断層が高角度断層なのか衝上断層

なのか，同一論文内に異なる見解が示され，解釈に混乱が生じている。 

 

 

図 3.2.2.1 美馬地域の中央構造線ストリップマップ（水野ほか，1993 に加筆） 

Iz：和泉層群，Dc：土柱層，M：中位段丘堆積物，L：低位段丘堆積物，A：沖積層，LS：地すべり移動体 

500m 
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写真 3.2.2.1 現在の荒川衝上露頭の様子（中野谷川西岸から東向きに撮影） 

 

 

図 3.2.2.2 岡田（1970）による断層位置と地質図（岡田（1970）に加筆） 

 

これらに対して岡田（1970）は，それよりも北方の讃岐山脈中腹に直線状のトレースで表現される

三野断層を図示し，これが当地区における主たる中央構造線の活断層と考えた（図 3.2.2.2）。当地区

における三野断層の認定根拠について同文献には一切明記されていないが，隣接する地域では主に地

形的根拠に基づき活断層の位置が決定されていることから，当地区についても同様の根拠で三野断層

の位置設定がなされたものと思われる。 

また岡田（1970）は図 3.2.2.2 に示される Nabekura-dani（鍋倉谷）から Takase-dani（高瀬谷）

に挟まれた範囲について，「変位地形はあまり明瞭ではないが，破砕帯の存在場所と地形の判読から，

断層は数本に分岐しているらしい」とし，同地区で槇本ほか（1969）などが中央構造線と認定した低

角度の地質境界の近傍に，直線状のトレースで表現される活断層を設定している。この断層の位置は，

岡田が参画している中央構造線活断層系ストリップマップ（水野ほか，1993）に荒川断層として示さ

れている（図 3.2.2.1）。そして岡田（1973b）では，槇本らによる低角度の断層は高角度断層の「地辷

りや山崩れ，ないし匍行による断層面・破砕帯の表面的な低角度化によるもの」と考え，低角度断層

中上

荒川
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そのものが中央構造線として発達したものではないと考えた。 

須鎗・阿子島が考えるように，高角度断層が後成的に重力の作用で低角度化するためには断層下盤

が消滅あるいは短縮しなければならないが，そのことについては何ら説明がない。また岡田による低

角度地質境界の成因に関する説明は極めて概念的なものであり，実際に存在するどの地すべりが断層

面の低角度化に関わったかなどについて，一切説明がなされていない。 

上述の水野ほか（1993）による中央構造線活断層系ストリップマップは，須鎗・阿子島（1978）を

引用した上で中野谷川東岸斜面の低角度断層を「荒川衝上」と表記し，さらに「地すべり的」との注

記が付け加えられた（図 3.2.2.1）。ただし，この表現に対応する地すべり地形などは明示されておら

ず，地すべり的と考えられた根拠は不明である。また，当該低角度断層に対して初出の槙本ほか（1969）

を引用しなかったことも問題である。 

以上までの研究では，中央構造線活断層系と低角度断層の関係や，低角度断層の形成機構などにつ

いて，明確な説明が得られていなかった。 
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(2) 中野ほか（2001）などによる新しい見解 

 

中野浩ら（中野ほか（2001，2009），中野・横山（2002），加藤ほか（2007））は，高瀬谷川東岸の

中上地区において，露頭の詳細な記載や地層の分布調査に基づき，低角度断層の発達状況について詳

しく記載しまとめている。 

中野ほか（2009）は中上の土採り場に出現した露頭（下図の A 地点「中上衝上」，本論では「中上

露頭」と呼ぶ）において，土柱層上に和泉層群の岩体が北から衝上しており，その衝上岩体を不整合

に覆う土柱層に対して，さらに北から和泉層群が衝上していることを明らかにした。すなわち写真

3.2.2.2 に示すように露頭の上部と下部にそれぞれ異なる少なくとも２枚の衝上断層が存在することに

なり，それぞれを上位低角度断層，下位低角度断層と呼んだ。また土柱層についても，それぞれ上盤

土柱層，下盤土柱層と呼んだ。土柱層は上盤，下盤ともに水平な層理を保っており，重力性斜面移動

を示す開口クラックや構造の乱れも認められないことから，下位低角度断層より上位の岩体は地すべ

り等斜面移動を起源とするものではないと考えられた。それぞれの低角度断層は高瀬谷川の地下で三

野断層から分岐したと考えられた（図 3.2.2.3）。下位低角度断層の東方延長では，2 地点で和泉層群が

土柱層上に衝上する断層露頭として確認され，さらにその延長は槙本ほか（1969）による「荒川衝上」

に連続するとされ，この低角度断層を加藤ほか（2007）は荒川低角度断層と命名した（図 3.2.2.3）。 

 

 

図 3.2.2.3 調査地の地質分布図（加藤ほか，2007） 

中野ほか（2001），中野・横山（2002）のデータに基づき 

（加藤・中野・横山，2007）によってまとめられた図。 
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写真 3.2.2.2 中上露頭の全景（中野ほか，2009 の写真を転載） 

○印は境界断層露頭が観察された地点を示す。 

 

中野ほか（2002）は下位低角度断層の詳細な露頭記載を行った。断層下盤の土柱層がシルト層や砂

層の箇所では，同層中に剪断面が形成され上盤が低地側へせり出しており，断層下盤の土柱層が礫層

であるところでは境界断層がこれを高角度で切り，そこでは土柱層中のシルト層が，断層面に沿って

上方へ引きずられていることを示した（図 3.2.2.4）。また中野ほか（2009）は，下盤土柱層が下位低

角度断層に沿う衝上断層運動時に，断層面に沿って上方へ引きずられたことを示すドラッグ褶曲を記

載した。 

このことから中野ほか（2009）は，境界断層（衝上断層）面は下盤の土柱層がシルトや砂層のとき

には低角度に，下盤の土柱層が礫層の時にはそれを横切るように高角度に発達したとし，この繰り返

しにより，衝上断層面が谷側へ全体にせり出したと考えた（図 3.2.2.5）。 

 

 
写真 3.2.2.3 中上露頭に現れた下位低角度断層（中野，2002 の写真に加筆） 

この頃には上位低角度断層はこの露頭にまだ出現していない。 

図 3.2.2.4 
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図 3.2.2.4 中上露頭における下位低角度断層先端部の写真およびスケッチ（中野・横山，2002） 

 

 

写真 3.2.2.4 中上露頭・地点 A における断層面の状況（中野ほか，2009） 
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図 3.2.2.5 中上における断層形成モデル図（中野ほか，2009） 

 

 

中野ほか（2001）は，下位低角度断層の断層面に刻まれた条線データから，荒川低角度断層は右横

ずれ成分を持つ低角度逆断層であることを示した（下図）。 

 

 

図 3.2.2.6 境界断層面の走向・傾斜および条線のプランジ（中野ほか，2001） 

（シュミットネット下半球投影）
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3.3 地形・地質概要（三野地域） 

3.3.1 地形概要 

 

調査地は東流する吉野川の北岸に位置する（図 3.3.1.1）。吉野川に沿って幅広い沖積低地が発達し

ており，その北側には東西に延びる讃岐山脈がそびえている。讃岐山脈の南麓に沿って段丘地形が断

続的に発達している（水野ほか，1999）。調査地の中央部には，讃岐山脈を源流とする河内谷川が南流

し，吉野川に注いでいる。河内谷川の出口付近に広がる低地は畑として利用されており，またその付

近の河内谷川の河原は干天時の流水が著しく少なくかれ川をなし，河床は土石流性の土砂が厚く埋積

している。 

山地と吉野川の低地の境界付近には，多数のリニアメントが確認される（図 3.3.1.1）。国土地理院

2.5 万分の 1 地形図によれば，「上野」から「三野町芝生」北方にかけての山麓に，E-W から ENE-SWS

方向に延びる谷や凹地，鞍部の配列がみられる。また「花園」から「三野町太刀野」にかけての地域

には丘陵性の山地が広がり，そこには緩斜面や NE-SW 方向の谷の配列が認められる。 

ここで挙げたリニアメントの多くは，過去の研究者らにより活断層の地表トレースとして抽出され

ている（後藤ほか，1999；後藤・中田，2000）。 

 

 

図 3.3.1.1 調査地（三野地域）の地形概要と主なリニアメント（青線） 

国土地理院 2 万 5 千分の 1 地形図「辻」に加筆。 

34



第 3 章 

本地域北方にそびえる讃岐山脈には，稜線の頂部に緩斜面または平坦面が広い範囲で発達している。

河内谷川左岸の「鎌窪」「仁良根」「百合切」，同右岸の「川又東」・「川又西」の西方が，それに該当す

る（図 3.3.1.1）。河内谷川左岸では標高 500～730m 付近に，同右岸では標高 530～550m 付近に，そ

れぞれ平坦面・緩斜面が広がっており，定高性が認められる。これらのうち一部は地すべりに関係し

ている可能性があり，独立行政法人防災科学技術研究所発行の地すべり地形分布図（清水ほか，2006）

にも地すべり地形として抽出されている箇所がある（図 3.3.1.2）。 

 

 

図 3.3.1.2 調査地の地すべり地形（清水ほか，2006） 

（防災科学技術研究所発行地すべり地形分布図「池田」より） 

図 3.3.1.1 と同範囲を表示。 
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3.3.2 地質概要 

 

(1) 和泉層群 

徳島県鳴門市から愛媛県四国中央市まで東西約 100km の延長を有する讃岐山脈には，和泉層群が南

北約 10km の細長い範囲に分布している。和泉層群はおもに砂岩・泥岩からなる白亜紀後期の海成層

で，礫岩・凝灰岩を伴う。大局的には東方へ沈降する東西性の褶曲軸をもった向斜構造をなし，地質

構造は東へ開いた馬蹄形をなすが，四国東部ではその南翼部を中央構造線により切られている（須鎗

ほか，1991）。和泉層群の走向・傾斜は堆積盆地の北部・中軸部・南部で異なった特徴を持ち，北部で

は NE～ENE 走向，傾斜は約 30°S，中軸部では N-S 走向，傾斜は 30°E，南部では NW 走向，傾

斜は約 30～60°N とされている（須鎗ほか，1991）。 

調査地における和泉層群は，砂岩優勢互層として分布している。層理面の走向・傾斜は地域ごとに

変化が激しく，一定ではない。そのうち，河内谷川以東では NE～ENE 走向，傾斜は 20～60°N で

ある。花園北方の河内谷川西岸では，ENE～NW 走向，傾斜は 30～45°N である。西ノ久保北方で

は NNE～NNW 走向，傾斜は 15～90°N である（加藤ほか，2009）。 

本地域の和泉層群は中央構造線の影響を受け，各所で破砕を受けている。和泉層群の大規模な破砕

帯は，「芝生」北方に位置する徳島自動車道河内谷川高架橋の北側の大規模土取場（図 3.2.1 の(a)；岡

田，1970）や，「花園」の南部（図 3.2.1 の(c)；岡田典久ほか，1999）で確認されている（写真 3.3.2.1）。

これらはいずれも密着した亀裂が高密度で入り，部分的に黒色粘土化している。黒色粘土には，泥岩・

砂岩の角礫状の細片がしばしば混入している。 

 

  
写真 3.3.2.1 芝生北方の大規模土取場に露出する破砕した和泉層群 

黒色粘土かした部分が多く，露頭全体が暗色を帯びている。 
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 (2) 三波川結晶片岩類 

 三波川結晶片岩類は，中央構造線の南側に沿って東西に延びる高圧型の広域変成帯である三波川変

成帯を構成する変成岩類である。本地域では，径十メートルを超えるような，まとまった規模の岩体

としての三波川結晶片岩類の分布はみられない。 

芝生北方の大規模土取場（図 3.2.1(a)）の南縁では，縞状模様の発達した褐灰色～青灰色をなす粘土

が黒色粘土中にレンズ状に混在している様子が確認されており，これは三波川結晶片岩起源とされた

（岡田・長谷川，1991）。本論でも以下の観察結果から三波川結晶片岩類起源と判断した。一つのレン

ズの大きさは，数 m 以上のものから数 cm 程度のものまで様々である。 

三野体育館から学習の森方面に至る道路の南側で確認された縞状粘土レンズと，これに接する和泉

層群黒色粘土との境界面の走向・傾斜は N50°E，48°S であった（写真 3.3.2.2(1)右）。境界面はシ

ャープで，鏡肌や条線は認められない。この粘土は極めて軟質で，指圧で容易に押しつぶすことがで

きる。これは全体にシルト・粘土サイズの細粒分からなり，砂や細礫などは少ない。 

研磨面では暗灰色，淡褐色，淡緑色，赤褐色など，様々な色調を呈する部分が不規則な縞模様をな

して配列している様子が観察される（写真 3.3.2.2(2)上）。粘土中には石英脈起源の石英片や結晶片岩

の小片がみられ，これらは回転している。薄片では白雲母が定向配列し，これが縞状模様を形成して

いる。また亜角礫状の結晶片岩の岩片が混在している（写真 3.3.2.2(2)下）。さらに，亀裂に沿って方

解石が充填し，脈となっている。方解石脈には部分的な破断がみられるが，その周囲を再結晶鉱物が

取り囲んでいる。岩石が粘土化した後に塑性変形を受けたため，再結晶鉱物が方解石脈を取り囲んだ

状態で方解析脈が破断した可能性がある。研磨片および薄片では複合面構造は特にみられない。 

 

  

写真 3.3.2.2(1) 芝生北方で認められる縞状粘土（淡色部）と和泉層群粘土（暗色部）の境界 

 

 

 

和泉層群粘土 

縞状粘土 
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写真 3.3.2.2(2) （上）芝生北方で認められる縞状粘土の研磨片 

（下）同偏光顕微鏡写真（クロスニコル） 

 

 

(2) 土柱層 

土柱層は讃岐山脈南麓の丘陵地に広く分布する，更新世の未～半固結堆積物である。一般に段丘礫

層に比べて固結が進行し，人力で露頭面から礫を引き抜くことは困難である。また礫が風化してクサ

リ礫化していることがある。本層は次に述べる段丘礫層と異なり，段丘地形を形成せず，讃岐山脈南

麓の丘陵地形の上部に主に分布する。 

本論では，礫の種類や形状により土柱層を次のようなタイプに区分する。 

 

1cm 

和泉層群粘土 

縞状粘土 
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タイプ a 結晶片岩円礫層 

これは芝生北方の丘陵地帯に限定的に分布し，三波川結晶片岩類の円礫を多く含むことで特徴づ

けられる本流性礫層である。礫種は結晶片岩や角閃石岩，石英脈の石英から構成され，しばしば砂

岩・泥岩もみられる。礫径は 1～10cm のものが多く，最大礫径は 20cm である。本層はグラベルサ

ポートで，マトリックスは中～細砂である。本層の分布域には特徴的に地表に結晶片岩円礫が散乱

し，露頭が認められなくてもおおよその分布がわかる。芝生北方の土取場跡（図 3.3.1.1）などでは

本タイプの土柱層が和泉層群を直接覆っていることから，これは土柱層の基底部と考えられる。層

理面は不明瞭であるが，通常は円礫の長軸がほぼ水平を向いている。 

三野断層など，活断層の通過が推定される地点の約十 m の範囲では，マトリクスがシルト主体と

なり，それは特徴的に白色～淡褐色を呈する。この白色シルトには亀裂が発達し，それに沿って酸

化が進行することにより，褐色の筋が浮き出て見える。またその内部には円礫が割れた状態で混入

している。ここでは土柱層が断層破砕を受けているものと推定され，本論ではこのタイプの土柱層

を便宜上タイプ a’と呼ぶ。 

 

 

 

写真 3.3.2.3(1) （上）タイプ a の土柱層（芝生），（下）タイプ a’の土柱層（芝生北方） 
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タイプ b 砂岩円礫層 

これは河内谷川以西の讃岐山脈南麓の丘陵地に広く分布し，砂岩の円礫～亜円礫を主体とする本

流性礫層である。泥岩礫も含まれるが，その含有量は少ない。また三波川結晶片岩起源の礫は全く

含まれない。礫径は 10～50cm 程度のものが一般であるが，しばしば 1m を越えるものもみられる。

本層はグラベルサポートをなし，マトリックスは中～細砂である。河内谷川西岸の花園では和泉層

群を不整合に覆っているため，これは土柱層の基底礫層と考えられる。土柱層のタイプ a とタイプ

b の違いは，結晶片岩礫を含むか否かである。 

 

 
写真 3.3.2.3 (2) タイプ b の土柱層（孫十郎谷） 
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タイプ c 砂岩亜角礫層 

これは河内谷川以東の讃岐山脈南麓の丘陵地に広く分布する，砂岩の亜角礫～亜円礫を主体とす

る扇状地性礫層である。泥岩礫も含まれるが，その含有量は少ない。また三波川結晶片岩起源の礫

は全く含まれない。礫径は 1～10cm のものが多く，50cm に達するものもみられる。本層は一般に

はシルト～細砂のマトリクスにサポートされるが，まれにグラベルサポートの産状となり，マトリ

クスがほとんどみられないこともある。またしばしば幅 1～5cm のシルト層を挟む。成層構造が発

達し，層理面は概ね水平であるが，前述の三野断層のおよそ 50m 以内では成層構造が不明瞭になる。 

芝生衝上の露頭において下盤をなす土柱層は，しばしばこのタイプの礫層に結晶片岩円礫が多量

に含まれた産状を示している。当地における本礫層の特徴的な産状について，須鎗（1972）は扇状

地性礫層中に，周囲の結晶片岩円礫を含む礫層に由来する礫が混入したものと考えている。 

 

 
写真 3.3.2.3(3) タイプ c の土柱層（上野地区） 
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(3) 段丘礫層 

段丘礫層は半固結状の礫層で，本調査地では上野，芝生，花園東方に分布が認められる。広い範囲

で段丘地形を形成している。本層は前述の土柱層に比べると固結が弱く，露頭壁面から礫を人力で引

き抜くことが可能である。また礫は新鮮な岩片からなり，クサリ礫は認められない。 

本地域の段丘礫層は，讃岐山脈南麓で発生した扇状地性の堆積物から構成される。本層は泥岩角礫

が卓越し，砂岩角礫も混入する。結晶片岩礫は皆無である。これらには水平な成層構造が明瞭に発達

し，後藤ほか（1999）の中央構造線活断層系ストリップマップ（図 3.4.1.1 に併記）に活断層が記さ

れている近傍ではしばしば層理が南に緩く傾斜している。礫径は 0.5～10cm のものが一般的で，最大

礫径は 20cm である。泥岩礫はしばしば塊状のブロックとして混入し，その内部には原岩中にみられ

るような亀裂が発達している。 

 

 
写真 3.2.3.4 成層した段丘礫層（ウルシ谷） 
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3.4 低角度断層の分布状況（三野地域） 

本節では加藤・横山（2011）に基づき，低角度断層の分布に主眼を置いた地質調査結果を，東方の

勢力地区から順に述べる。 

 

3.4.1 勢力地区 

 大谷川東岸の勢力地区では，東西の広い範囲で北側の和泉層群と南側の土柱層の亜角礫層が接して

いる（図 3.4.1.1）。三野断層によって北側の山塊と切り離された分離丘陵の 3 箇所では，和泉層群の

破砕岩体が土柱層の角礫層の上に乗り上げている。いずれの箇所も和泉層群と土柱層の直接的な接触

面を確認することはできないが，露頭分布から低角度断層の位置を追跡可能である。 

図 3.4.1.1 に示す Loc.1 は，都市圏活断層図（後藤ほか，1999）に示された三野断層のトレース上に

位置する。この周囲には東西方向に延びる小凹地や鞍部が，三野断層の地表トレースに沿って概ね東

西方向に線状に連なっている。これらの地形の横断形状に非対称性はみられないことから，地すべり

のような斜面移動によるものではなく，断層に沿った差別浸食によって形成された地形と考えられる

（写真 3.4.1.1）。凹地・鞍部の比高は最大で約 2m である。 

Loc.1 では低角度の剪断面を有する断層粘土が広範囲に露出し，その南方の斜面直下にタイプ c の土

柱層の露頭が確認される（写真 3.4.1.2）。さらに，周辺では和泉層群の破砕岩体が南側の土柱層に低

角度で乗り上げている様子が，露頭や転石の分布から明らかである。剪断面の走向・傾斜は N80°E，

19°N で，走向は三野断層の方向と調和している。この断層粘土の剪断面には，明瞭な条線は確認さ

れない。 

断層粘土は全体的に暗青灰色を呈し，多数の泥岩の小片が混入している。さらにこの粘土には白色

～淡褐色の微細な縞模様が発達している。このような産状から，粘土は和泉層群起源で，剪断面に沿

って浸透した地下水や熱水の影響を受け泥岩起源粘土が変質したことで縞模様が生じたものと考えて

いる。この粘土の分布に沿って，湧水が発生している箇所がある。 

 

 
写真 3.4.1.1 三野断層のトレースに沿って延びる勢力地区の小凹地の例 

（大谷川左岸の東西性凹地を示す） 
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写真 3.4.1.2 勢力地区 Loc.1 における低角度断層露頭（上）と断層粘土（下） 
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3.4.2 芝生地区 

 (1) 岩体の分布 

ウルシ谷と河内谷川に挟まれた芝生地区では，土柱層は和泉層群からなる山地の南麓に広く分布し，

丘陵を形成している。当地区の土柱層は和泉層群由来の礫からなるタイプ c のものが広く分布してい

るが，図 3.4.1.1 の Loc.2 周辺をはじめ，限定的な範囲では特徴的に三波川結晶片岩由来の礫からな

るタイプ a の礫層が分布している。タイプ a とタイプ c の境界は，SW73°の方向に流下する谷に沿

って直線的に延びている（図 3.4.1.1）。この谷底には多量の断層粘土や，割れた結晶片岩円礫を含む

タイプ a’の土柱層が分布していることから，両者は谷底を走る高角度断層を挟んで接しているとみら

れる。 

 河内谷川左岸の三野体育館の東側では，北側の和泉層群が南側のタイプ c 土柱層に低角度で乗り上

げている中川・中野（1964a）による芝生衝上の露頭がみられる（次写真）。境界断層面の走向・傾

斜は N60～70°E，28～31°N で，ここより東北東または北東方へ約 100m 追跡できる。この低角

度断層は上記の高角度断層以北では追跡できないため，低角度断層は高角度断層によって切断されて

いるか，地下で両者が分岐しているものと推定される。芝生衝上の断層露頭の記載については後述す

る。 

 

 

 
写真 3.4.2.1 芝生衝上（破線で示す）の全景（左）と近景（右） 

土柱層 

和泉層群 
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 同様の低角度断層は，芝生衝上の露頭より約 300m 北東方の土取場跡（図 3.4.1.1 の Loc.2）の周

辺でも確認される（写真 3.4.2.2）。ここは三野断層によって北側の山塊から切り離された分離丘陵の

頂部である。この分離丘陵の周辺の土柱層は特徴的に三波川結晶片岩礫を含むタイプ a の円礫層であ

り，土取場跡から東方へ約 100m の範囲にわたって，露頭や表土中の結晶片岩円礫の分布により低角

度断層を追跡できる。 

土取場跡（Loc.2）では，和泉層群地山から延びてきた北傾斜の低角度断層によって，和泉層群の

岩体が土柱層上へ衝上している（写真 3.4.2.2，3.4.2.3）。和泉層群と土柱層が接する境界面の走向・

傾斜は N64～88°E，26～30°N である。この衝上断層に伴う破砕は上述の芝生衝上のものに比べ

て弱い。断層面に沿う粘土化の範囲も限定的で，下位の土柱層との間に約 3cm の厚さで白色粘土が

挟まれている（写真 3.4.2.3）。この粘土は未固結かつクリーム状をなし極めて軟弱で，その内部には

砂岩・泥岩の小片が取り込まれている。同様の白色粘土はこの低角度断層を東方に約 100m 追跡した

山中でも確認でき，そこでは多量の湧水が確認され，乳白色の泥水が地表に浸み出している。 

この土取場跡の和泉層群衝上岩体は，上位を土柱層に不整合に覆われている（写真 3.4.2.2）。衝上

断層の下盤，上盤の土柱層を，ここでは下盤土柱層，上盤土柱層と呼ぶ。上盤土柱層，下盤土柱層と

もにタイプ a の礫層で，両者はほぼ同一の産状をみせる。上盤土柱層はほぼ水平な構造が確認され，

層理や礫の配列は乱れていない。下盤土柱層は露頭幅が狭いことから（写真 3.4.2.3 上），層理や礫の

乱れなどを充分に観察することができない。 

 

 

写真 3.4.2.2 芝生北方の土取場跡（Loc.2）の壁面にみられる断層（実線）と不整合（破線） 

上盤土柱層に不整合に覆われた和泉層群破砕帯が，下盤土柱層に衝上している。 
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写真 3.4.2.3 土取場跡（Loc.2）上部の低角度断層（上）と，そこに挟まれる白色粘土（下） 

 

土柱層 

和泉層群 

和泉層群 

下写真の範囲 

土柱層 

和泉層群 

和泉層群 
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 (2) 芝生衝上の記載 

2008 年頃に行われた地形改変を伴う土砂採取により，芝生衝上（図 3.2.1(a’)，図 3.4.1.1 の Loc.3）

の明瞭な露頭が出現し，その周辺におけるいくつかの新事実が明らかになったので，以下にまとめる。 

 

 

図 3.4.2.1 芝生衝上の全景（2009 年撮影） 

Iz：和泉層群，Dc：土柱層，bt：逆向き断層 

 

 

a) 断層面の状況 

 芝生衝上では，北側の和泉層群が南側の土柱層に低角度で乗り上げている（写真 3.4.2.1）。境界断

層面の走向・傾斜は N55～70°E，28～36°N である。また，境界断層面から北方約 10m の間には，

破砕した和泉層群中に高角度の断層が複数発達している（図 3.4.2.2）。これらは南傾斜を基本として

いる。 

芝生衝上の低角度断層面には 2 枚の粘土，すなわち，下部の暗褐色粘土と上部の暗青灰色粘土が観

察される（図 3.4.2.2，写真 3.4.2.4）。肉眼の観察によれば，下部の暗褐色粘土には砂岩・泥岩のほか，

結晶片岩の円礫が混入している。一方で上部の暗青灰色粘土には肉眼で円礫を認めることはできず，

砂岩・泥岩起源の角礫が含まれている。このことから，暗褐色粘土は主に土柱層起源，暗青灰色粘土

は主に和泉層群起源であると推定され，両粘土の境界が断層面と考えられる。この断層面には

NW45°の方向へ 12°でプランジする条線が確認される。 

暗青灰色粘土には，しばしば写真 3.4.2.5 に示す白色～淡褐色の縞模様をもつ粘土の混在がみられ

る。この縞模様粘土は暗青灰色粘土内にレンズ状に混入し，その延びの方向は断層面に調和している。

偏光顕微鏡では，この縞模様の部分をはじめ，暗青灰色粘土中には結晶片岩の岩片の混入が確認でき

る。このことから縞模様は，ここより約 100m 北方の大規模土取場で認定されている結晶片岩の粘土

（3.3.2 項，岡田・長谷川，1991）と同じ，三波川結晶片岩類を起源とする粘土を混入しているもの

と判断される。すなわち，芝生衝上の低角度の断層面も，岡田・長谷川（1991）により三野断層で考
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えられたと同様に，芝生衝上も地下深部の中央構造線と繋がっており，和泉層群と三波川帯との境界

断層であった中央構造線の断層破砕帯を起源とする粘土の一部が，断層運動の鉛直成分による引きず

りに伴い地下深部からはがされて上昇してきたものと考えられる。 

 

 

 

図 3.4.2.2 芝生衝上の露頭下部における写真と同所のスケッチ（Loc.3） 
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写真 3.4.2.4 芝生衝上における和泉層群/土柱層の境界断層（→の位置） 

 

51



第 3 章 

 

 
写真 3.4.2.5 芝生衝上の暗青灰色粘土に混入する縞状粘土 
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b) 逆向き断層 

芝生衝上の低角度断層露頭の約 50m 南方には，土柱層の水平な堆積構造を切り，芝生衝上とは逆

向きに発達する２つの断層（逆向き断層）が新たに確認された。これらを北側のものから bt1，bt2

とそれぞれ命名する（写真 3.4.2.6）。その傾斜は露頭下部では 30～40°S で，bt1 は北方に向けて高

角度に立ちあがり，露頭上部で２つの断層は合流している。2 つの逆向き断層に挟まれた楔状の範囲

では，土柱層の礫の配列が乱れており，土柱層中のシルト層の層準は視認できなくなっている。 

また bt1 の下盤側では，礫層が bt1 に沿って上方に引きずられている（写真 3.4.2.6 上）。このこと

から，逆向き断層 bt1 は逆断層変位し，南側が上昇している。礫層の引きずり面は後述するように層

理面に沿う層面断層であり，逆向き断層と層面断層には形成過程での関連が考えられる。 

1:25,000 都市圏活断層図「池田」によれば，この逆向き断層の位置に活断層が示されている（図

3.4.1.1）。 

 

 

 
写真 3.4.2.6 土柱層の逆向き断層（芝生） 

2 つの逆向き断層（bt1，bt2）に挟まれた範囲では，部分的に礫の配列が乱れている。ま

た，bt1 下位の礫層は bt1 に沿って上方に引きずられている。 
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c) ドラッグ褶曲 

土柱層のうち境界断層から 5～10m の範囲には，北フェルゲンツのドラッグ褶曲が生じている（写

真 3.4.2.7）。 

本地域の土柱層は初生的には概ね水平層をなしているが，上記範囲の土柱層は礫の並びが乱れてい

る。またこの範囲ではシルト層が不明瞭になっている。礫の大きさや配列から土柱層の層構造を判断

すると，それは境界断層上盤の和泉層群に引きずられて，上方へ折れ曲がっていることがわかる。 

 

 

 
写真 3.4.2.7 土柱層のドラッグ褶曲（芝生） 

2 枚とも同一露頭を別角度より撮影している。 
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d) 層面断層 

これは土柱層中のシルト・細砂の薄層に沿って生じた，小規模な断層である。層面断層の発達で土

層の強度が低下したことにより，露頭壁面ではシルト層に沿って差別的に浸食が進行し，その部分が

えぐれている（写真 3.4.2.8）。このシルトには微細な亀裂や孔隙が無数に発達しており（写真 3.4.2.10），

その周囲は酸化され褐色を呈する（写真 3.4.2.9）。 

このような土柱層の層面断層は，芝生衝上露頭の中でも乱れが少なく層理面が明瞭な場所で確認さ

れる。一方で，境界断層近傍のドラッグ褶曲発達範囲や，逆向き断層 bt1 と bt2 に挟まれた楔状の範

囲など，シルト層が判然としない領域では，ほとんど確認できない。 

  

 

 

写真 3.4.2.8 シルト層が差別的に浸食された土柱層 
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写真 3.4.2.9 差別浸食を受けた芝生衝上下盤土柱層のシルト層の産状とその岩片 

本地域のシルト層は元来白色を呈するが，ここでは特徴的に酸化し褐色を帯びている。 

 

 
写真 3.4.2.10 微細な孔隙が無数に存在する土柱層のシルト 
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e) 衝上岩体の状況 

芝生衝上の上盤に分布する和泉層群は，走向 EW，傾斜 20～30°N の砂岩泥岩互層からなる。芝生

衝上上盤の和泉層群は，全体に破砕が著しい。境界断層の近傍では，砂岩層が破砕され引きちぎられ

ており，広い範囲で膨縮構造が認められる（写真 3.4.2.11）。 

この和泉層群岩体は亀裂に富むが，その亀裂に開口が認められない（写真 3.4.2.11）。また，この

破砕岩体の分布域に対応する地すべり地形は認められていない（図 3.3.1.2）。これらのことから，芝

生衝上の上盤に位置する和泉層群の破砕岩体が重力的な斜面移動（地すべり等）による移動岩体であ

る可能性は小さい。 

 

 

写真 3.4.2.11 芝生衝上上盤の和泉層群の様子 

砂岩 

泥岩 
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3.4.3 太刀野地区 

 河内谷川西岸に位置するこの地区には，和泉層群からなる山地の南麓に沿って土柱層が広く分布し

ている（図 3.4.1.1）。本地区に分布する土柱層は和泉層群砂岩の亜円礫～亜角礫からなるタイプ b（写

真 3.3.2.3 (3)）の礫層を主体とし，まれに砂岩・泥岩の角礫を主体とする層が分布している。 

西ノ久保から花園にかけて，後述の一部を除き和泉層群の破砕帯が土柱層の上に低角度で衝上して

いる様子を，露頭や転石の分布により追跡できる。また図 3.4.1.1 の Loc.4 および Loc.5 では，土柱

層の上位を和泉層群が覆う低角度断層面を露頭で観察できる。この低角度断層面は，全般に 30°以

下の低角度で北に傾斜している。低角度断層の上盤に分布する和泉層群破砕帯の厚さは数 m～10m

以上に及ぶ。低角度断層面から数 m の範囲では，破砕帯は黒灰色～灰黒色をなす断層粘土から構成

され，しばしば径数 cm の黒色の砂岩小片を混在している。また，断層面から離れるにつれて，破砕

帯には褐色を呈するレンズ状～層状の破砕した砂岩が出現する。この破砕帯は全般に亀裂に富むが，

それらは密着している。低角度断層北方の斜面には，その上盤の破砕岩体の領域に対応する地すべり

地形が認められないことから，破砕は地すべりによるものではない。なお，前述のとおり Loc.4 付近

の低角度断層は岡田典久ほか（1999）によってボーリング調査でも確認されており，そこでは斜面末

端の切土に伴う局所的な地すべりが発生している（図 3.2.3）。 

 本地区では，芝生地区と同様に和泉層群の衝上岩体を不整合に覆う土柱層（上盤土柱層）が広い範

囲にわたって確認される（図 3.4.1.1）。上盤土柱層と下盤土柱層は，同一の層相（タイプ b の土柱層）

を示している。上盤土柱層は，その下位の和泉層群とともに北（または北西）方より衝上してきたも

のと考えられる。花園の北東方では上盤土柱層の分布北縁と和泉層群の関係はアバットであるが，堂

の谷の西岸では上盤土柱層と和泉層群の境界が地形に関わらず NE-SW 方向に直線的に延びるため，

両者はこの方向の断層関係で接する可能性がある。堂の谷の西方の山中では，上盤土柱層と下盤土柱

層が接するとみられるが，両層は同じ層相を示し，また明瞭な完全に固結していない土柱層の内部で

は断層破砕帯が形成されていないため，低角度断層の位置は特定できない。 

 本地域の地質断面図は，図 3.4.3.1 のように推定される。 

 

 

図 3.4.3.1 太刀野地区の推定地質断面図（図 3.4.1.1 の A-A’に沿う） 

 

N S

58



第 3 章 

 都市圏活断層図（後藤ほか，1999）に断層線が引かれている孫十郎谷や北谷では，谷の両岸で和泉

層群が確認される（図 3.4.1.1）。これらの谷に沿っては，しばしば幅数 cm 程度の断層粘土や小規模

な破砕帯が確認される。第 2 章で述べたように，四国東部における中央構造線やその活断層系では，

一般に幅数十 m を越える大規模な断層破砕帯や粘土化がみられるとされるが，孫十郎谷や北谷にお

いてそのような大規模破砕帯は一切認められない。孫十郎谷の中腹には落差約 20m の滝があり，そ

こでは南北約 20m にわたって和泉層群が大断崖となり露出している（写真 3.4.3.1）。ここは都市圏

活断層（後藤ほか，1999）に断層トレースが引かれているが（図 3.4.1.1），写真 3.4.3.1 にも示され

るように，上記のような大規模破砕帯はみられない。 

この滝よりも上流側では，孫十郎谷に沿う NE-SW 方向に連続性の良い凹地が延びており，そこで

は両岸の和泉層群が分離したような状況が確認できる（写真 3.4.3.2）。孫十郎谷よりも南の地塊は重

力性変動を起こし，南方へ移動している可能性がある。この谷の谷底や側壁に大規模な破砕帯や断層

粘土は認められない。 

 

 
写真 3.4.3.1 孫十郎谷中腹の大断崖 

大規模破砕帯は認められない。 
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写真 3.4.3.2 孫十郎谷上流の凹地の様子（上）と，凹地底の和泉層群露頭（下） 

谷に沿って凹地が直線的に延びている。断層（小断層），破砕帯，粘土は認められない。 
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 3.4.4 三野地域の低角度断層の特徴 

 

三野地域で露頭観察された和泉層群と土柱層の地質境界をなす低角度断層に認められた主な特徴

をまとめると，次のとおりである。 

 

(1) 低角度断層下盤の土柱層のうち，シルト層，細砂層など細粒分からなる層には，層面断層が発

達する。その発達は断層面から約 50m の範囲で生じている。 

 

(2) 低角度断層面から 5～10m 以内の範囲では，北フェルゲンツのドラッグ褶曲が発達している。 

 

(3) 低角度断層に沿って，しばしば白色粘土が挟在されている。 

 

(4) 低角度断層上盤の和泉層群は破砕しているが，岩体中に開口亀裂は認められない。破砕岩体に

対応する地すべり地形は存在しない。（ただし岡田典久ほか（1999）による太刀野地区の地す

べり範囲は除く。） 

 

(5) 低角度断層上盤の和泉層群はしばしば土柱層に不整合に覆われている。この土柱層は概ね水平

な構造を有し，また礫の配列は乱れていない。すなわち，堆積時の構造を保存している。 

 

(6) 北に傾斜する断層面には北西方向へプランジする条線が確認される。 
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3.5 低角度断層の発達に関する考察 

3.5.1 低角度断層に関する観察事実の総括 

 

加藤・横山（2011）に基づいて 3.4 節で述べた三野地域における調査結果と，中野らの美馬地域に

おける調査（中野ほか，2001，2009；中野・横山，2002）によって明らかになった現象（3.2.2 項で

レビュー）をまとめると以下のようになる。 

 

 

 a) 三野地域，美馬地域※に共通して発生している現象 

現象① 低角度断層下盤の土柱層のうち，シルト層，細砂層など細粒分からなる層には，層面断層が発達する。 

現象② 低角度断層上盤の和泉層群は破砕しているが，岩体中に開口亀裂は認められない。破砕岩体に対応す

る地すべり地形は認められない。（破砕が地すべりによるものではないことを示唆） 

現象③ 低角度断層の上盤の和泉層群はしばしば土柱層に不整合に覆われている。この土柱層は概ね水平な構

造を有し，また礫の配列は乱れていない。 

現象④ 北に傾斜する断層面には北西方向へプランジする条線が確認される。 

 

b) 三野地域に発生している現象 

現象⑤ 低角度断層面の近傍では，下盤の土柱層にドラッグ褶曲が発達している。 

現象⑥ 低角度断層面に沿って，しばしば白色の細粒物質が挟在されている。 

 

c) 美馬地域※に発生している現象 

現象⑦ 低角度断層面は土柱層のシルト層（まれに細砂層）に沿って水平～低角度に延びる部分と，礫層を高

角度に横切る部分が繰り返されている。 

現象⑧ 断層面がシルト層に沿って延びている部分では，そのシルト層の内部に層理に平行な剪断面が発達し

ている。 

現象⑨ 断層面が礫層を高角度で横切る部分では，断層面に沿って土柱層の白色シルトが引きずられている部

分がある。 

 

※上記のうち美馬地域のデータは中野ほか（2001，2009），中野・横山，（2002）に基づく。 

 

 

上記のうち三野地域でみられる現象⑥に関して，露頭条件の制約から白色細粒物質の起源を解明す

ることができなかった。しかしこれが熱水脈起源でないことを，本研究において X 線回折分析から明

らかにしている（第 5 章 5.4.6 で解説）。これは美馬地域の現象⑨でみられる白色シルトと同起源の

ものである可能性がある。また現象⑧のシルト層内の剪断面は，現象①の層面断層と同一のものとみ

られる。 

 このように三野・美馬両地域では，低角度断層に関係した共通の現象が認められ，両地域では同じ

機構で低角度断層が発達したものと考えられる。 
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3.5.2 低角度断層の運動センスの解析 

 

ここでは，芝生衝上および中上露頭の低角度断層面で確認された条線が示す運動センスについて解

析する。 

 

(1) 芝生衝上 

三野地域の芝生衝上（図 3.4.1.1 の Loc.3）では北側の和泉層群が南側の土柱層に低角度で乗り上

げており，境界断層面の走向・傾斜は N55～70°E，28～36°N である。そしてこの境界面の粘土には

NW45°の方向へ 12°でプランジする条線が確認される（加藤ほか，2009）。本地域の中央構造線活

断層系の主要断層と考えられている三野断層は，芝生衝上の約 50m 北側を走っている。同地点にお

ける三野断層の地表線の走向は概ね N65°E である。 

ここで，条線が示す断層面の運動方向のベクトルを考える。芝生衝上の断層面の走向・傾斜を N65°

E，30°N と設定する。走向を N65°E としたのは，三野断層の走向と一致させることで検討を単純

化させるためである。 

断層面の走向に平行な水平変位量を X，断層面の傾斜方向の傾斜変位量を Y とすると， 

 

  tan20°= X/Y  ・・・ （式 3.5.2.1） 

 tan20°= 0.364 なので， 

X：Y = 0.364：1 = 1：2.7473 

 

となる。すなわち，衝上断層が条線の示す方向に運動する場合，断層面の傾斜方向の変位成分は走向

方向の変位成分の約 2.7 倍となる。 

 

 
図 3.5.2.1 芝生衝上の条線による運動解析図 
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(2) 中上地区 

美馬地域の中上露頭（図 3.5.1.3 の A 地点）では，北側の和泉層群が南側の土柱層に低角度で乗り

上げている（中野ほか，2001，2009；中野・横山，2002）。中野ほか（2001）のデータによれば，

断層面の走向は EW～N70°E，傾斜は 20°～30°N である。そして条線は N～NW 40°の方向に，約

10°～30°でプランジしている。 

このデータを使用し，前述の芝生衝上と同様の方法で，条線が示す断層面の運動方向のベクトルを

考える。衝上断層の断層面の走向・傾斜を EW，25°N と設定する。走向を EW としたのは，すぐ

北方を走る三野断層の走向と一致させることで検討を単純化させるためである。条線については，測

定データの平均から，方向を NW15°，プランジを 20°と設定する。 

断層面の走向に平行な水平変位量を X，断層面の傾斜方向の傾斜変位量を Y とすると， 

 

  tan15°= X/Y  ・・・ （式 3.5.2.2） 

 tan15°= 0.268 なので， 

X：Y = 0.268：1 = 1：3.7313 

 

となる。すなわち，衝上断層が条線の示す方向に運動する場合，断層面の傾斜方向の変位成分は走向

方向の変位成分の約 3.7 倍となり，縦ずれ成分が横ずれ成分よりも大きいことを示している。 

 

 
図 3.5.2.2 中上露頭の境界断層面に示された条線による運動解析図 

中野ほか（2001）のデータを引用し検討。 

 

 

(3) 条線が示す低角度断層の運動方向 

芝生衝上，中上露頭ともに，断層面の条線が示す低角度断層の運動像は横ずれ成分と縦ずれ成分を

併せ持っており，そのうち縦ずれ成分が数倍大きい変位量を持つことが示された。 

芝生衝上，中上露頭でみられる低角度断層は，地質分布からみても衝上断層であり，条線から右横

ずれの変位が示される。これは岡田（1968）などが示す中構造線活断層系の変位センスと一致してい

る。これらの断層は三野断層の地表延長部にあたる衝上断層で，地すべりでないことは明らかである。 
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3.5.3 低角度断層と土柱層の関係 

 

山地－平地境界に沿った活断層の低角度化について，横山（2000，2007）による大阪平野周辺部

を対象とした研究がある。これによれば，大阪層群（土柱層に年代が近い）と基盤岩との境界に沿っ

て逆断層が成長していくとき，変形は強度の小さい大阪層群側に集中するため，大阪層群は断層面の

引きずりによって形成されるドラッグ褶曲を伴いながら短縮する。一方で，山地側の基盤岩はゆるみ，

重力の作用でクリープ化して斜面下方に移動するため，断層面は地表に向かって次第に低角度化する

と考えている（次図）。 

 

 

図 3.5.3.1 大阪平野周辺の山地－平地境界断層での模式断面図（横山，2000） 

 

本論で調査した芝生衝上では，上記の大阪層群の例と同様に境界断層近傍の土柱層にはドラッグ褶

曲が生じていることから，これが断層の低角度化に伴われて形成したものであり，大阪層群の事例の

短縮に相当する変形であることが考えられる。ただし本研究で確認されたドラッグ褶曲は，境界断層

から数 m の範囲にその発達が限られている。三野・美馬両地域における衝上断層の広がりや傾斜を

考えると，ドラッグ褶曲以外にも断層低角度化の要因が考えられる。 

荒川地区（荒川衝上；図 3.5.1.3 の C 地点））では，低角度断層から数十 m の範囲内において，土

柱層中のシルト・砂層中に層面断層が発達し，低角度断層面は層面断層に沿って発達している様子が

確認されている（第 5 章で後述）。三野地域（芝生衝上等）では土柱層中の層面断層の発達のみ確認

され，低角度断層面と層面断層の関係については見出されなかったが，荒川地域と同様に層面断層に

沿って断層面が発達した可能性は十分に考えられる。 

大阪層群には層状破砕帯と呼ばれる低角度の断層破砕帯が，断層から平野側 1.5～2km の区間にわ

たって層理面に沿って発達している。そしてこの層状破砕帯は基盤中の断層に連続する逆断層である

ことが，いくつかの地点で確認されている（横山，2000）。本研究地域にみられる土柱層中の層面断

層はこの層状破砕帯に相当するものと考えられ，この断層に沿って上盤（和泉層群）が土柱層上を長
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距離移動したために，大規模な低角度断層が形成されたと考えられる。いずれにせよ，強度の小さい

低地側の堆積物の変形に伴い断層が低角度化する機構については，大阪平野の例，と変わらないと考

えている。すなわち，土柱層の変形に伴い山地側の和泉層群がゆるみ，重力の作用でクリープ化して

斜面下方に移動するため，断層面は地表に向かって次第に低角度化する。 

中央構造線活断層系において，低角度断層が土柱層の分布と密接であるのはこのことの現れである。

換言すれば，和泉層群の内部や和泉層群と三波川結晶片岩の境界，すなわち堅硬な岩盤の内部を断層

が通過する場合よりも，岩盤と未固結堆積物が接する箇所の方が，低角度断層が発達しやすいものと

予想される。 

芝生衝上の下位の土柱層に発達する逆向き断層（写真 3.4.2.6）は，スラストに特徴的に伴われる

とされるバックスラストの可能性がある。さらに，ほぼ平行な 2 枚のバックスラストに挟まれて，そ

の間には礫の配列の乱れた地層が貫入しているように見えることから，花弁構造（Woodcock and 

Fischer, 1986）も伴っている可能性がある。 
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3.5.4 地表付近の地質境界断層の形態 

 

前述までのとおり，三野地域，美馬地域ともに，和泉層群が土柱層に衝上する低角度断層が広い範

囲で確認されている。芝生衝上（図 3.5.2.1），中上露頭（図 3.5.2.2）ともに，断層の上盤が相対的に

右横ずれしながら SE 方向へ移動したことを示している。これらの結果は，低角度断層が中央構造線

活断層系の衝上断層として運動していることを示す。 

美馬地域の中野谷川西地すべりの範囲を除く荒川低角度断層（図 3.5.1.2）と，三野地域の芝生衝

上北方の土取場跡（図 3.4.1.1 の Loc.2）や河内谷川西岸では，N－NNW 方向への傾斜を示す低角度

の地質境界断層が断続的に確認されている。以上の各箇所では，いずれも北方の山地斜面に明瞭な地

すべり地形が確認されておらず（水野ほか，1993；清水ほか，2006a,b），また低角度断層上盤の和

泉層群には開口クラックの発達がほとんど認められない。さらに，低角度断層上盤の和泉層群を不整

合に覆う上盤土柱層はほぼ水平な構造を示し，乱れていない。すなわち，上盤土柱層は堆積時の形態

を残している。このことから，ここまでに記載を行ってきた低角度断層は，地すべりや破砕物質が「斜

面下方に流下」したことにより形成したもの（岡田，1973b），あるいは gravitational spreading（須

鎗・阿子島，1977）によるもの，すなわち元来は高角度断層として地表に到達していた断層面が後成

的に低角度化した（または倒れた）ものではないことは明白である。 

低角度断層の形成条件に関して，三野断層と池田断層という 2 つの断層の接続点（セグメント境界）

とされている三野地域を例に考える。ここでは図 3.5.4.2 に示されるとおり，断層の走向方向に対し

て，互いの配列がややずれるような屈曲した配置関係をもっている（水野ほか，1993，後藤ほか，

1999）。この両断層の断層運動は，低角度断層の形成にどのように関係しているのであろうか。 

中央構造線活断層系は右横ずれの断層運動をしていること，そして三野断層と池田断層の上述のよ

うな配置から，両者の関係を示すひとつのモデルとしてオーバーステップ（狩野・村田，1998）が考

えられる。ただし，それぞれの断層の直線部分を見ると，互いに重なりはなく，やや離れている。こ

れでは，三野断層と池田断層の間の領域に圧縮の応力場を形成することは難しいかもしれない。一方

で既往の都市圏活断層分布図（後藤ほか，1999）によれば，三野断層は河内谷川を挟む格好で反時計

回りに S 字状に屈曲しているようなトレースで描かれており，その延長は池田断層に連続する可能性

をもってトレースされている（図 3.5.4.1）。三野断層と池田断層との間にセグメント境界はなく，連

続する三野－池田断層が屈曲しているとすると，この屈曲の形式は拘束性屈曲（狩野・村田，1998：

図 3.5.4.3）を示し，屈曲部周辺に斜め短縮の応力場を形成しうるので，衝上断層群が形成されるこ

とと矛盾しない。 

美馬地域は三野地域に比べて断層の屈曲は明瞭ではないが，高瀬谷川から鍋倉谷川にかけての区間

では三野断層が反時計回りに S 字状に屈曲し，東北東－西南西方向に偏向しているようにみえる（図

3.5.4.2）。ここでもやはり，活断層の屈曲が圧縮場を形成している可能性が考えられる。 
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図 3.5.4.1 三野地域（三野断層～池田断層接続部）における活断層の分布と圧縮領域 

都市圏活断層図「池田」（後藤ほか，1999）に加筆。 

 

 

図 3.5.4.2 荒川地区における活断層の分布と圧縮領域 

中央構造線ストリップマップ（水野ほか，1993）に加筆。 

 

 

図 3.5.4.3 横ずれ断層に伴う拘束性屈曲と解放性屈曲（狩野・村田，1998） 

左横ずれ断層の場合の例である。 

→：主断層の配列 

→：想定される圧縮方向 

池田断層 

→：主断層の配列 

→：想定される圧縮方向 
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3.5.5 低角度断層の成因 

 

前述までの検討により，三野地域および美馬地域では，以下の状態の発生が考えられる。 

 

 低角度断層発達地帯における地質的状況 

① 中央構造線活断層系に沿う断層運動には，右横ずれ成分に加え，北側上がりの鉛直成分が存在し

ている（岡田，1970，1973b）。 

② 屈曲した活断層の配列により，そこでは横ずれ断層運動時に応力的に拘束された状態が引き起こ

され，断層に沿って斜め短縮の応力場が形成されている（図 3.5.4.1，図 3.5.4.2）。 

③ 和泉層群と土柱層の境界断層では，両地層の間の強度差が大きいので，相対的に強度の小さい土

柱層が一方的に変形・短縮されている。 

 

 

これらの状況から，中上露頭において中野ほか（2009）などが指摘したとおり（図 3.2.2.5），活断

層のうち和泉層群と土柱層が接する箇所において，境界断層は地下深部から地表に向かって次第に低

角度になりながら，和泉層群が土柱層に衝上していく現象が想定される（図 3.5.5.1）。なおこのよう

な圧縮応力場では，横ずれ運動成分よりも低角度衝上が促進される可能性が高い。 

 

 

 

三野地域・河内谷川西岸の太刀野地区に発達する低角度断層は，孫十郎谷および北谷に沿う NE-SW

性の分岐断層（図 3.4.1.1）の深部付近をとおり，断層の南（西）側に広がる土柱層を変形させなが

ら地表に達したものと考えられる。またこれと同様に，芝生衝上をはじめとする芝生地区の低角度断

層（図 3.4.1.1，Loc.2 および Loc.3）はその北側を通過する三野断層の深部をとおり，衝上断層とし

てその南方に達した可能性が高い。 

 三野地域東端の勢力地区にみられる低角度断層は，上記の屈曲部からやや外れて位置している（図

3.4.1.1）。池田断層－三野断層間の拘束性屈曲による圧縮力がここまで及んでいるかどうかは不明で

あるが，ここでの三野断層は図 3.4.1.1 の Loc.1 の東方で反時計まわりにわずかに屈曲しているよう

にみえることから，局所的な範囲で圧縮力が働き，低角度断層の発達が促された可能性がある。この

地域の断層北側の斜面を構成する和泉層群には開口を伴う亀裂の発達は認められず，地すべりの発生

による低角度断層の形成は想定できない。美馬地域の荒川低角度断層についても，中野ほか（2009）

は，地下で三野断層から分岐し，断層の南（西）側に広がる土柱層を変形させながら衝上断層として

地表に達したものと考えている。 

以上の結果を総括し，得られた低角度断層発達モデルが次図である。低角度断層の活動時期は，そ

れが繋がっている高角度断層のそれと同じと考えるのが合理的である。低角度断層の活動時期につい

ては検討を要する。 

讃岐山脈における低角度断層の発生条件 

1. 右横ずれ断層運動に伴う拘束性屈曲による圧縮応力 

（北側上がりの鉛直成分も後押しする） 

2. 山地側の和泉層群と平地側の未固結堆積物の断層接触 
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図 3.5.5.1 四国東部における中央構造線低角度断層の発達モデル 

中上露頭における中野ほか（2009）の概念に基づき作図。 
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 3.6 第 3 章のまとめ 

 

徳島県三好市の三野地域，および徳島県美馬市の美馬地域において，中央構造線活断層系に沿って

出現する低角度断層および周辺地盤の構造・形態を検討した。本章で述べた内容をまとめると，次の

とおりとなる。 

 

(1) 三野地域の芝生衝上，美馬地域の中上露頭（中野ほか，2001）や荒川衝上など，広い範囲で低

角度の地質境界断層が断続的に発達している。 

 

(2) 本地域における低角度の地質境界断層は岡田（1973b）や水野ほか（1993）が示唆するような，

高角度断層が二次的に低角度化したもの，あるいは山崩れや地すべりにより形成されたもので

はない。その理由は，特定の地すべり範囲を除き，上盤の和泉層群には重力性斜面移動に特有

の開口亀裂の発達が認められないほか，その上位を覆う上盤土柱層の水平な構造が乱れていな

いためである。 

 

(3) 三野地域にみられる池田断層－三野断層の接合部では，拘束性屈曲による顕著な圧縮領域が形

成されている。ここでは中央構造線活断層系の右横ずれ断層運動に伴い，圧縮応力が作用して

いる。美馬地域では不明瞭ながら圧縮領域が形成されている可能性がある。 

 

(4) 本地域の低角度断層は和泉層群－土柱層の地質境界部で限定的に確認され，低角度断層下盤に

分布する土柱層は一方的に変形・短縮している。これは，中央構造線の断層運動に伴う北側隆

起成分により山地側から圧迫を受けることに加え，拘束性屈曲による圧縮応力を受けることに

より，和泉層群に比べて相対的に強度の小さい土柱層の内部で生じた現象である。 

 

(5) 地質境界断層よりも低地側の土柱層の変形・短縮に伴い，地質境界断層は低地側に押し寄せて

いく。水平な構造を有する土柱層に初生的に存在する弱層（シルト層）に沿って層面断層が発

生し，境界断層上盤の和泉層群が谷向きに押し出すことにより，低角度の地質境界断層が形成

され，衝上断層が発達するモデルが考えられる。 
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第４章 低角度断層と地すべり発達に関する検討 

－徳島県三好市，池田断層と井ノ久保地すべりの例－ 

 

4.1 導入 

【第 3 章】では四国東部の三野・美馬地域を例として，和泉層群と土柱層が低角度で接する断

層が中央構造線の衝上断層であることを述べた。これは低地側に分布する未～半固結堆積物（土

柱層）が変形することにより，山地側に分布する岩盤（和泉層群）がゆるみ斜面下方に移動する

ため，断層面は地表に向かって次第に低角度化することにより形成したものである。この現象は，

中央構造線沿いの他の地域でも条件が合致すれば発生するものと考えられる。本章では，この現

象が活断層沿いの地域に発達する地すべりに大きな影響を与えていることについて議論を行う。 

四国東部の徳島県域では，白亜系の和泉層群が領家帯の岩石を不整合で覆っているために，中

央構造線活断層系は和泉層群からなる讃岐山脈南縁およびその南麓を通過している。図 4.1.1 には

水野ほか（1993）に示されている中央構造線活断層系の地表トレースを落としているが，それは

一般に ENE-WSW 方向に直線的に延びている。 

主に地形から判読される事実と，多くの局所的な断層露頭や変動微地形の観察に基づき，中央

構造線活断層系は広域に渡って断層面の傾斜が 60°以上の高角度断層であると考えられている（岡

田，1968，1973 など）。しかし，これまでにも述べているように断層面の傾斜が 45°以下という低

角度断層の存在も知られている（中川・中野，1964a, b；須鎗・阿子島，1977 など）。図 4.1.1 には

それら低角度断層の位置を明記した。水野ほか（1993）の中央構造線活断層系ストリップマップ

には，上記のような低角度断層に対して「地すべり的」という曖昧な注釈が付けられている。こ

の「地すべり的」という表現は，低角度断層問題が解決していないことを意味している。 

 

 
図 4.1.1 中央構造線沿いの低角度断層露頭の位置（水野ほか，1993）と調査地（○部） 

矢印は低角度断層の位置と傾斜方向，数値はその傾斜角度を示す。 
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調査地域の徳島県三好市池田町西部の井ノ久保地区およびその周辺には，池田断層と命名され

ている高角度断層（岡田，1968）と，白地衝上と命名されている低角度断層（中川・中野，1964b；

中川，1965）が知られている。このように当地区でも中央構造線活断層系が高角度断層であるか

低角度断層であるかが議論され，さらに破砕された和泉層群が断層運動によるものか地すべり変

動によるものかということも議論になった。これまでの議論を整理すると，次の通りである。 

中川・中野（1964b）は，井ノ久保東方の吉野川西岸斜面において「北方の和泉層群が，下部礫

層の上に衝上する」として，この断層を白地衝上と命名した。論文には小縮尺の地質図と，吉野

川左岸沿いの風景写真に白地衝上の位置をトレースしたものが掲載されている（図 4.1.2）。ただし，

断層露頭の写真やスケッチ，断層破砕帯の記載はない。そこより 300m 西方の馬谷川東岸斜面では，

「青色粘土をともなう下部礫層の上に，和泉層群が衝上する。この新規の“中央構造線”の破砕

帯の走向傾斜は N85°E，25°N である」としている。 

 

 
図 4.1.2 中川・中野らによる白地衝上の概要（中川・中野，1964b；中川，1965 を抜粋） 

上図の「×2」印が彼らの言う白地衝上の位置である。 

 

白地 
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これに対して岡田（1968）は，中川・中野（1964b）の白地衝上について，「低位段丘礫層と北

側の和泉層群とは断層関係にあるらしいが，両者の接触面そのものは確認できない。岩体の露出

状態からみて，北傾斜のかなり高角度の逆断層（60～80°N）と推定」している（図 5.1.3）。馬谷

川東岸斜面についても，「段丘礫層と和泉層群断層粘土とは断層関係にあるが，両者の接する断層

面そのものは観察できない。岩体の露出状態から判断すると，断層面はかなり高角度らしい」と

記述している。これらの結果，岡田（1968）は白地衝上の存在を否定しているが，地層分布を示

すルートマップは示されていない。 

 

 

図 4.1.3 岡田（1968）による中央構造線（活断層系）の位置（岡田（1968）に加筆・調整） 

 

またこの地域について，須鎗・阿子島（1977）は中川・中野（1964b）とほぼ同じ位置に低角度

断層が通過すると考え，平面図（図 4.1.4）に図示している。その中で彼らは，「結晶片岩・砂岩の

円礫を含む」礫層を「中位段丘礫層」とした上で，吉野川西岸の白地衝上では「中位段丘礫層上

に和泉層群が低角度で衝上しており，両者の間に黒色断層粘土が露出」するとした。また馬谷東

岸斜面で，「厚さ12mの礫層（中位段丘礫層）上に巾数 mの黒色断層粘土が衝上しており，境界面

の方向は N75°W，40°Nである」としている。  

 

白地 

井ノ久保（地すべり）

池田街市街地 
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図 4.1.4 須鎗・阿子島による中央構造線の位置（須鎗・阿子島（1977）を調製） 

凡例 ○：本流性河床堆積物，△：崩積堆積物 

 

井ノ久保の巨大な地すべり地（井ノ久保地すべり，岡田，1968；水野ほか，1993）の範囲にお

いても，中央構造線に関して複数の見解が提唱されている。中川・中野（1964b），中野（1965）

は，地すべりの末端付近を白地衝上の西方延長が走るとし，平面図上に低角度の断層トレースを

図示した（図 4.1.2）。ここでは，三波川帯の結晶片岩類の直上に和泉層群の破砕帯が幅 30m，長さ

50m にわたって露出するとし，「両者の境界は直接観察できないが，（中略）結晶片岩類上に和泉

層群が衝上する」としているが，同論文では井ノ久保地すべりについては記述がない。彼らには

地すべりに関する認識が無かったのかもしれない。これに対して，岡田（1968）は当地区の和泉

層群の破砕帯が「地辷り」によるものとして，井ノ久保地すべり末端の衝上断層を否定した（図

4.1.3）。一方，須鎗・阿子島（1977）は中野（1965）を引用した上で，この論文と同位置に低角度

断層を図示している（図 4.1.4）。この低角度断層の位置は，中川・中野（1964b）で図示された位

置と同一である。須鎗・阿子島（1977）は井ノ久保地すべりの範囲を「崩積堆積物」として平面

図（同論文の図 1：図 4.1.4）上に明記しているが，この「崩積堆積物」は岡田（1968）が示す｢地

辷り｣と同一のものであるのか，また崩積堆積物と衝上断層の関係がどのようなものかについては

記されていない。同論文の図 1 をみる限り，崩積堆積物は和泉層群の斜面表層を覆い，衝上断層

は崩積堆積物下位の和泉層群岩体と三波川帯の岩類の境界を通過するように考えているものとみ

られる。すなわち，崩積堆積物と低角度断層は無関係と考えたように感じられる。 

白地 
井ノ久保 
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このように，白地衝上およびその延長の存在の有無，および井ノ久保地すべりとの関係につい

ては異なる見解が示されており，必ずしも合理的な説明が得られていない。この最大の原因は，

当地区の低角度断層を提唱する中川・中野または須鎗・阿子島と，それを否定する岡田が，解釈

の根拠となっている観察事項をお互いに確認し合っていないこと，そしてそれらが反証可能な形

で記載されていないことにあると思われる。 

そこで本章では，井ノ久保地区の詳細な地質図の作成，地形判読を行い，断層および地すべり

の分布を再検討した。その結果，和泉層群が土柱層に北から衝上する衝上断層（白地衝上相当）

の断層露頭（Kato and Yokoyama, 2014）および井ノ久保地すべりのすべり面露頭を発見した。

またボーリング調査でも井ノ久保地すべりのすべり面を確認し，そこに含まれる粘土は中央構造

線（和泉層群と三波川結晶片岩の境界断層）に由来する断層粘土と判断されるなどの新知見を得

たので，ここにまとめる。さらに，本論文では，これらの新知見に基づき，池田断層・白地衝上・

井ノ久保地すべりの分布や形態，3 者の構造的関係を考察する。 

 

 

写真 4.1.1 井ノ久保地すべり全景（2000 年，筆者撮影） 
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4.2 本地域の中央構造線（池田断層）に関する従来の見解 

4.2.1 池田断層の概要 

 池田断層は徳島県三好市三野町から愛媛県四国中央市に至る全長約 40km の活断層で，中央構造

線活断層系を構成する活断層の一つである（岡田，1970，1973；水野ほか，1993；後藤ほか；1999）。

中央構造線活断層系は一般に右横ずれ運動成分が卓越し，その断層面は比較的高角度とされる一

方で，鉛直運動成分は右横ずれ運動成分の十分の一程度のオーダーとされている（岡田，1970，

1973）。徳島・愛媛県境の境目峠以東では，中央構造線活断層系よりも北側の和泉層群が隆起し，

讃岐山脈が形成されている。三好市西部（旧池田町）を走る池田断層は和泉層群と三波川結晶片

岩類の地質境界に一致するとされ（長谷川，1992b），それは讃岐山脈の南麓に沿って ENE-WSW

の方向に直線的に延びている（岡田，1968）。 

三好市池田町の市街地を池田断層が横切っており，北側の池田上位面と南側の池田下位面に段

丘面が切断され低断層崖が形成されている（岡田，1968）。岡田（1968）は池田断層の変位量につ

いて，次のとおり見積もっている。まず，池田下位面に位置する阿波池田電報電話局のボーリン

グ試料から，地表から深度 12m 付近の段丘礫層（上部礫層と下部礫層の境界直下）中より得られ

た木片の 14C 年代（2.3～2.7 万年）に基づき，深度 20m 付近に存在する段丘礫層下の不整合面の

形成年代を約 3 万年と推定した。池田上位面と池田下位面の基底深度（基盤岩上面深度）には少

なくとも 40m の比高があるとし，これを 3 万年間の鉛直変位量と認定して平均上下変位速度は北

上がり約 1.3mm/yr と求めた。水平変位については，低断層崖が約 200m 右横ずれしていること（同

文献の Fig.4-Aより，シンヤマおよび丸山の東麓斜面を基準としいているもの思われる）を根拠に，

池田断層の平均右横ずれ変位速度は約 6.6mm/yr と推定した。 

 

4.2.2 断層破砕帯の特徴 

池田断層（徳島県三好市三野町～愛媛県四国中央市）の断層破砕帯の特徴について，次の報告

がある。 

徳島県東みよし町昼間の小川谷川河床では，かつて池田断層の断層露頭が平面的に広く確認さ

れた（岡田，1968）。ここでは黒褐色の和泉層群破砕帯が数百 m 以上にわたって分布し，その南

側には縞模様の発達する結晶片岩断層粘土が出現したとされる。両者の境には interfinger 状の差

違え構造がみられていた。 

長谷川（1992b）は池田断層の破砕帯の一般的な特徴について，「三波川結晶片岩類の破砕帯は

5～10m の幅で露出しているが，80m を越えない。一方，和泉層群の破砕帯は，境界断層付近では

黒色粘土質粉砕物質からなり，次第にレンズ状の砂岩塊を含む破砕物質，レンズ状の砂岩泥岩互

層に遷移する。黒色粘土質粉砕物質は 10m以内の幅で，顕著な破砕帯の幅は 50m以内である。」と

記している。 

以上の報告より，池田断層沿いの地域では，断層から少なくとも数十 m の範囲には断層の存在

を示唆する顕著な破砕帯が出現することが期待される。 

 

4.2.3 井ノ久保地区周辺における池田断層の通過位置 
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馬路川は吉野川の左支川で，徳島・愛媛県境の境目峠から三好市池田町付近まで西流している。

馬路川沿岸における池田断層は，大局的には ENE-WSW の方向で同川に沿って延びている。 

井ノ久保地区における池田断層の通過位置は，岡田（1968），水野ほか（1993），後藤ほか（1999），

後藤・中田（2000）によって，それぞれ図示されている。岡田（1968）の Figure 1（図 4.1.3）で

は，井ノ久保地すべりを直線状に横切る池田断層が小縮尺の地質平面図上に図示されている。そ

の主な通過地点を挙げると以下のとおりで，断層の地表トレースは地形と無関係な直線または緩

やかな曲線で描かれている。すなわち，上述のとおり池田断層は高角度の断層面を持つ活断層と

みなされている。なお，以下の地点番号は本論において便宜的に付したものである。各地点の位

置については図 4.2.3.1 を参照されたい。 

 

地点①：井ノ久保地すべり西縁を南流する落倉谷が，上流方向を向いて右に約 150m 屈曲している地点。活断層

の認定根拠は明記されていない。 

地点②：地点①の東方で，井ノ久保地すべり中腹を東西方向に延びる低崖地形付近。活断層の認定根拠は明記さ

れていない。 

地点③：馬谷橋より馬谷川に沿って約 200m 上流側へ遡った地点。馬谷川西岸斜面の山麓が北方に向けて右屈曲

しているようにみえる。ここは中川・中野（1964b）が白地衝上の西方延長の存在を示唆した場所であ

るが，前述のとおり岡田（1968）は「岩体の露出状態から判断すると，断層面はかなり高角度」と記述

している。ただし，高角度断層の判断根拠となる露頭分布や地形情報等に関して，岡田（1968）には一

切の情報が記されていない。 

地点④：地点③より約300m東方の吉野川左岸斜面。ここは中川・中野（1964b）により「白地衝上」が指摘され

た位置である。前述のとおりここでの池田断層について岡田（1968）は「岩体の露出状態からみて，北

傾斜のかなり高角度の逆断層（60～80°N）と推定」したが，これについても岩体分布等に関する位置

情報が示されていない。 
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図 4.2.3.1 既往文献（水野ほか，1993；後藤ほか，1999）における活断層の位置 

（①～④に関する説明は本文中に記述） 

 

以上の地点を結ぶ線を東方へ直線的に延長すると，三好市池田町の市街地を載せた段丘面を 2

分する有名な低断層崖に至る（図 4.1.3）。 

 図 4.2.3.1 には，水野ほか（1993）の「中央構造線活断層系ストリップマップ」，および後藤ほ

か（1999）の「都市圏活断層図」に図示された池田断層の位置を示す。水野ほか（1993）には，

地点①～④を全て通る断層トレースが描かれており，細部は若干異なるものの上述の岡田（1968）

に倣った位置に池田断層が示されている。ただし，当地区には断層の認定根拠が明示されていな

い。 

後藤ほか（1999），後藤・中田（2000）は，地点③における谷の屈曲を認定根拠とした上で，

地点②～④を通過する地形とは無関係の緩やかな曲線で地表トレースが描かれている。一方で，

地点①の落倉谷の屈曲も認定根拠として挙げているが，実際に断層トレースが図中に描かれてい

るのはこの屈曲部の約 40m 南方の地点である（図 4.2.3.1）。すなわち地点①では，落倉谷の屈曲

位置と活断層の推定通過位置が一致しない。谷が屈曲する地形と活断層の通過は無関係であるこ

とを示しているとみられる。またこの断層とは別系統の断層として，後藤ほか（1999）では天神

トンネル北方の馬路川北岸から西に延び，同南岸の山麓部を通過する断層が推定されている。 

以上のように研究者や研究時期や解釈の違いによって，池田断層の通過位置の解釈に相違がみ

られる。 

 

① 
②

③

④
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4.3 地形・地質概要 

4.3.1 地形概要 

四国東部には，ENE-WSW に延びる中央構造線に沿って，東に開く狭長な吉野川低地が存在し

ている。この低地の北側には讃岐山脈がそびえ，南側には四国山地が広がっている。四国山地を

横断し北流してきた吉野川は，井ノ久保地区東方で讃岐山脈に遮られ流向を東に転じ，吉野川低

地を流下する。同地点以西では，徳島・愛媛県境の境目峠を源流とする吉野川支流の馬路川が，

中央構造線に沿って東流している。 

井ノ久保地すべりは，讃岐山脈の脊梁の一部をなす竜王山（標高 794m）から南東に延びる山脚

の末端に位置する。ここでは比高 150m に達する滑落崖が形成され，滑落崖下には標高 150～400m

にわたり緩斜面が形成されている。その範囲は東西約 1.5km，南北約 1km にわたる。 

井ノ久保地すべりは，東西に延びる馬路川の沖積低地を遮るように北西側から張り出して分布

している（図 4.3.1.1）。井ノ久保地すべりよりも西方の馬路川には幅 100～200m の沖積低地が連

続的に発達するが，上記のように北岸側から張り出してきた井ノ久保地すべりのために，地すべ

り西縁で沖積低地が一旦途切れる。ここから河川は狭隘な峡谷をなし，地すべり末端付近を南に

北に蛇行しながら東へ流れている。地すべりよりも東側では，再び沖積低地の発達がみられる。 

井ノ久保付近の馬路川の左岸には，河床から約 20mの比高を持つ段丘が局所的に発達している。

段丘について，岡田（1968）は低位段丘，水野ほか（1993）は後期更新世の中位段丘，後藤ほか

（1999）は数十万年前の上位段丘としており，段丘面の区分に関する命名や見解は一致していな

い。本論ではこの地形について，形成時代を考慮せず単に「段丘」として取り扱う。 

 

 

図 4.3.1.1 井ノ久保－白地地区周辺の地形図（国土地理院 2 万 5 千分の 1 地形図「池田」に加筆） 

1km 

井ノ久保 

白地 

池田町市街地 

シンヤマ 
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4.3.2 地質概要 

(1) 和泉層群 

徳島県鳴門市から愛媛県四国中央市まで，東西約 100km の延長を有する讃岐山脈には，和泉層

群が南北約 10km の細長い範囲に分布している（須鎗ほか，1991）。調査地の井ノ久保地区周辺で

は，和泉層群は馬路川の左岸斜面以北に分布し，河床およびそれ以南には全く出現しない（図

4.3.2.1）。和泉層群と三波川結晶片岩類との直接的な境界は，基本的に本調査地域では確認できな

い。ただし後に詳しく解説するとおり，馬谷東岸では和泉層群破砕帯と結晶片岩類起源の粘土が

接している様子が認められる。 

本地域の和泉層群は，層理面の走向・傾斜が狭い範囲で大きく変化している。すなわち，およ

そ N85°W の軸を持ち，東方へ 20～40°でプランジする局所的な向斜が存在する可能性が高い

（図 4.3.2.1）。井ノ久保地すべりの範囲内では，和泉層群の構造は全体に乱れている。 

岩相は砂岩優勢の砂岩泥岩互層を主体とし，しばしば層厚 10cm 以下の白色の細粒凝灰岩層を

挟在している。互層には数十 m ごとに砂岩が多い部分から少ない部分へと変化するサイクルが繰

り返し認められる。サイクルの下部では，層厚 1～2m の比較的厚い砂岩が大部分を占めており，

そこでの泥岩層の厚さは数 cm 程度である。サイクルの上部に向かうにつれて，次第に砂岩層は

薄く，泥岩層は厚くなり，最上位での砂岩，泥岩の層厚はそれぞれ 30～50cm，10～20cm 程度に

なる。 

一般に和泉層群の砂岩は硬質な岩石であり，新鮮な和泉層群は堅固な岩盤を構成している。し

かし，本地域では次のとおり断層や地すべりの影響を受けた限定的な範囲では破砕し，砂岩・泥

岩ともに亀裂質となっている。またそのような所では，一部の泥岩層には層理面と並行に層面す

べりが発達している。 

白地衝上からおよそ百 m の範囲では，断層運動による破砕を受け和泉層群の成層構造は失われ

ている。砂岩層は引きちぎられレンズ状となり，破砕した泥岩基質中に取り込まれている（写真

4.3.2.1(1)）。なお地すべり範囲を除き，和泉層群の亀裂の多くは密着している。 

井ノ久保地すべりの範囲内で確認される和泉層群は，断層近傍とは異なる破砕様式が認められ，

両者の特徴は明らかに異なっている。すなわち，地すべり末端では成層構造を明瞭に保った状態

で砂岩に開口クラックが発達し，岩盤は脆弱化している（加藤，2000；加藤・横山，2001；写真

4.3.2.1(2)）。開口クラックには，しばしば泥岩の破砕片，あるいは表土等が取り込まれている。ま

た，泥岩は一部で風化が進み，土砂化している。 
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写真 4.3.2.1(1) 断層破砕した和泉層群 

（馬谷東岸・馬谷橋の上流方約 300m） 

 

 
写真 4.3.2.1(2) 和泉層群起源の地すべり堆積物の露頭 

（天神トンネル約 200m 北方の道路脇） 
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 (2) 三波川結晶片岩類 

三波川結晶片岩類は，中央構造線の南側に沿って東西に延びる高圧型の広域変成帯である三波

川変成帯を構成する変成岩類である。調査地では馬路川河床および右岸斜面に広く認められるほ

か，後述のとおり一部で馬路川左岸（北岸）にも確認される。 

本地域の三波川結晶片岩類は広い範囲で泥質片岩と苦鉄質片岩の互層として分布し，しばしば

砂質片岩の薄層が挟まれている（写真 4.3.2.2）。ただし調査地東部の白地橋付近では特徴的に苦鉄

質片岩が広く分布している。全体的に岩石は結晶質で硬く，堅固な岩盤を構成している。和泉層

群で認められるような，中央構造線に伴う顕著な破砕は，本地域の三波川結晶片岩類には認めら

れない。片理面の走向・傾斜は N70～85°E，20～50°N を示す。 

 

 
写真 4.3.2.2 馬路川河床に露出する三波川結晶片岩類 

天神トンネル西方で撮影。泥質片岩と苦鉄質片岩が互層状に分布する。 
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(3) 土柱層 

土柱層は讃岐山脈南麓の丘陵地に広く分布する，更新世前期の未～半固結堆積物である。一般

に段丘礫層に比べて固結度が高く，また礫が風化してクサリ礫化していることがある。本調査地

では馬路川左岸斜面から馬谷川の東岸にかけての狭長な範囲で砂礫層の分布が知られており，そ

の所属については諸説が存在するが，本論では松浦ほか（2002）に従いこれを土柱層として扱う。

本地域の土柱層は全般にグラベルリッチの礫層をなし，マトリクスは粗砂である。しばしば礫を

含有しない砂層およびシルト層が出現する。 

白地橋北岸から井ノ久保地すべりの内部に至る道路沿いには土柱層の基底部が出現し，そこで

は三波川結晶片岩類を不整合に覆っている（図 4.3.2.1）。ここでは，三波川結晶片岩類および和泉

層群砂岩に由来する亜円礫～亜角礫が土柱層の礫層を構成している（写真 4.3.2.3(1)）。基底面の

直上では特徴的に礫径が約 50cm と大きく，礫種が結晶片岩に限られている。上位に向かうにつ

れて，礫径は数 cm～10cm 程度に変化する。また，厚さ数 m ごとに和泉層群角礫のみから構成さ

れる部分がしばしば出現する。 

馬谷川の東岸では，馬谷橋から北方へ約 200m の範囲にかけて，斜面下部に径 5～20cm の円礫

からなる礫層とシルト層の互層として土柱層が分布している（写真 4.3.2.3 (2)）。この土柱層は北

に低角度で傾斜する和泉層群破砕帯に覆われ，後述のとおり両者は低角度の断層関係にある。こ

こでの礫種はほとんどが結晶片岩であり，まれに砂岩・泥岩やチャートの礫が混在する。一部の

結晶片岩礫は風化しクサリ礫となっているが，未風化の礫も混在している。地層は基本的に水平

であるが，上述の低角度断層の近傍では南へ急傾斜している様子がみられる。 

 井ノ久保地すべり末端の国道 192 号白地トンネル東坑口以東では，馬路川左岸斜面に未固結の

礫層が 2m 程度の層厚で薄く分布している。本層は三波川結晶片岩類を不整合に多い，井ノ久保

地すべりの堆積物（破砕砂岩）に覆われている。この礫層は主に砂岩・泥岩の角礫から構成され

ている。本層は露頭が少なく分布は不明瞭であるが，白地橋西方の土柱層と分布が連続している

ことから，本論ではこれを土柱層と判断した。 
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写真 4.3.2.3 (1) 白地橋西方の土柱層基底礫  

結晶片岩類および和泉層群岩類の亜角礫～亜円礫からなる礫層である。 

 

 
写真 4.3.2.3 (2) 馬谷橋北方の土柱層 

結晶片岩主体の円礫層と，その上位のシルト・細砂層が確認できる。 
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4.4 井ノ久保地すべりの記載 

4.4.1 地すべりのブロック区分 

井ノ久保地すべりを空中写真判読および現地踏査結果に基づき地形的に区分した結果を図

4.3.2.1 に示した（加藤，2000；加藤・横山，2001）。井ノ久保地すべりは複数の別起源の地すべ

り移動体が複合しており，これらは滑落崖にあたる急崖と，その直下の地すべり移動体にあたる

緩斜面の分布から 8 つの移動体（LS1～8）に区分することができる。北西部の比高 150m の大規

模な滑落崖の直下には，地すべり移動体による緩斜面が広範囲に広がる（LS2，3）。一方で地す

べり北東部には，これとは独立したいくつかの小規模な滑落崖と，それに対応する移動体が認め

られる（LS4～7）。LS1 は明瞭な滑落崖が認められず詳細は不明であるが，元来は LS2 の一部で

あったものがその後の谷の開析により分離・滑動したものか，LS2 とは独立して滑動したものと

考えている。 

LS2 の末端には比高約 50m の連続的な崖が東西に直線的に延びており，この地形を便宜上 LS2

と LS3 の境界とした。この区分の妥当性については，後で議論する。なおこの崖の西方延長には，

前述のとおり過去の複数の文献（例えば，岡田，1968；水野ほか，1993；後藤ほか，1999）で池

田断層が通過すると考えられた落倉谷の屈曲が存在している。 

井ノ久保地すべりの各ブロックには，地形的な凹凸が不規則に多数発達している。LS3 の南端

には比高 10～20m（頂部の標高約 253m）の高まりがあり，地すべり滑動に伴う末端肥厚部と考

えられる。同様に LS2 の尖端南西端には，比高 10～15m（頂部の標高 283m）の高まりがある。 

 

4.4.2 地すべり移動体 

井ノ久保地すべりの移動体は，和泉層群の砂岩・泥岩を起源とする破砕岩盤で構成される。写

真 4.3.2.1(2)は，井ノ久保地すべり末端付近にみられる地すべり移動体の特徴的な露頭を示したも

のである。 

井ノ久保地すべりの移動体は，一般に層厚 20～50cm 程度のやや厚い砂岩層に挟まれて，泥岩

起源の褐色の細粒分の層が分布する産状を示す。それらは全体に著しく破壊され岩片化している

が，原岩の成層構造はよく保存されているものが多い。なお，岩盤の破壊の程度は場所により異

なり，成層構造が認められないこともある。主に地すべり末端部付近では，砂岩層には開口した

亀裂が発達して岩片化しており，ジグソーパズルのように岩片がかみ合っている。また，岩片間

の隙間に砂岩・泥岩の粉砕物が充填されている（写真 4.3.2.1(2)）。 

このような特徴は，前節で述べた馬谷の白地衝上の近傍での和泉層群でみられる断層破砕状況，

すなわち，砂岩層は引きちぎられレンズ状となり，破砕した泥岩基質中に取り込まれているもの

の，亀裂の多くは密着している産状（写真 4.3.2.1(1)）とは大きく様相が異なる。 

 

4.4.3 地すべりの末端形状 

 前述のとおり，井ノ久保地すべりは馬路川の沖積低地に押出した形態をみせている。ここでは，

次のとおり複雑な地すべり末端形状がみえてきた（図 4.3.2.1）。 
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 馬路川は，地すべり末端で南北に蛇行しながら ENE 方向に流下する。馬路川の河床には，一部

で河床礫に覆われながら全面的に三波川結晶片岩類が分布している（写真 4.3.2.2）。井ノ久保南方，

すなわち馬路川河床，国道 192 号沿いにみられる結晶片岩類は泥質片岩を主体とし，苦鉄質片岩，

砂質片岩等の薄層を挟在している。片理面の走向・傾斜は N58～90°E，10～58°N である。河

床に露出する三波川結晶片岩類にはしばしば小断層が確認されるが，顕著な断層ガウジや破砕帯

は認められず，堅固な岩盤として分布している。 

 国道 192 号白地トンネルより上流側の馬路川の北岸では，強く破砕した和泉層群からなる地す

べり堆積物が，北から三波川結晶片岩類に乗り上げている。この境界は最大 30°程度で北に傾斜

し（図 4.4.3.1），その形状は馬路川の蛇行部で断面的によく現れている。また白地トンネルより馬

路川下流側の右岸でも，三波川結晶片岩類の上を和泉層群起源の地すべり堆積物が極めて低角度

で覆っているが，その間には土柱層と考えられる未固結礫層が 1～2m の層厚で挟まれている。礫

層は和泉層群砂岩の角礫～亜角礫からなる。 

 

 

図 4.4.3.1 現地踏査に基づく地質断面図（加藤，2000 を編集） 

測線位置は図 4.3.2.1 に示した。 

 

4.4.4 すべり面の特徴 

 井ノ久保地すべりのすべり面は，LS2 の尖端西側部にあたる落倉谷東岸の露頭と，LS3 の尖端

付近のボーリングコアから，それぞれ確認された。以下にその記載結果を示す。 

 

(1) 落倉谷東岸の露頭 

 a) 野外調査 

 図 4.4.4.1 は，井ノ久保地すべり西縁を画す落倉谷のルートマップである。落倉谷左岸の E 地点

では，3 箇所の露頭で井ノ久保地すべりのすべり面と推定される粘土層が確認された（図 4.4.4.2，

写真 4.4.4.1）。 
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図 4.4.4.1 落倉谷のルートマップ（加藤，2000 に加筆） 

 

写真 4.4.4.1 に，E 地点の露頭状況写真を示す。ここでは E1～E3 の３つの露頭が存在する。最

も下流側の E1 露頭では，破砕した砂岩層の層理面に沿って灰白色粘土が N5～25°W，35～50°

N の走向・傾斜で発達している。この粘土層の傾斜方向は，南方への滑動が推定される地すべり

の滑動方向とは非調和的である。この粘土の層厚は 1～3cm 程度で，固結粘土状を呈する。また，

それはしばしば砂岩・泥岩を起源とする砂や細礫を混在している。 

E1 露頭の上流側の左岸には小崩壊地形がある（写真 4.4.4.1）。この崩壊壁面では，鉛直方向に

3m 程度の間隔をなして，上下 2 枚の剪断面が，それぞれ別の露頭で確認することができる。この

うち上部の露頭を E2 露頭，下部の露頭を E3 露頭と呼ぶ（図 4.4.4.2）。 
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写真 4.4.4.1 落倉谷東岸 E 地点における井ノ久保地すべりのすべり面 

東岸壁の全景を写し，写真左方が上流側である。 

すべり面は 2 枚ともに上流方（写真左方）へ傾斜している。 

 

 

図 4.4.4.2 落倉谷東岸（E 地点）にみられるすべり面の概要図 
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E2 露頭のスケッチを図 4.4.4.3 に示す。この露頭では，下部の亀裂質の砂岩優勢互層と，上部

の砂岩・頁岩起源の破砕岩塊（地すべり移動体）に挟まれて，N55°E，30°E の走向・傾斜をな

すすべり面が発達している。すべり面は厚さ約 1～2cm の黒色粘土からなり，しばしば径数 mm

の泥岩小片を混入している。このすべり面の上位では，約 30cm の幅で著しく破砕が進み，そこ

では砂岩・泥岩の岩塊が黒色粘土に取り込まれている。この部分の色調は灰褐～暗褐色を呈する。

すべり面から離れるにつれて黒色粘土分が減少し，産状は角礫主体となる。剪断面の下位の砂岩

優勢互層は北傾斜の層理面を有し，それは上述のすべり面に上端を切断されている。砂岩層の層

厚は一定ではなく変化が激しいうえ，一部の砂岩は層としての連続性が途切れてレンズ状となっ

ているものがある。砂岩層は亀裂に富み，泥岩層には層面断層が発達し部分的に粘土化している。 

 

 
図 4.4.4.3  落倉谷 E2 露頭のスケッチ 

 

E3 露頭では平成 12 年の調査ですべり面が確認されたが（加藤，2000），その後は露頭そのも

のが崩壊土砂に埋積され，確認することができない。E3 露頭のスケッチを図 4.4.4.4 に示す。こ

こでは和泉層群の砂岩優勢互層の上に，砂岩および泥岩の粉砕物からなる地すべり堆積物が，す

べり面を挟んで覆っている。すべり面は厚さ数 cm 以下の黒色粘土からなり，その中には径数 cm

以下の泥岩小片が多量に含まれている。すべり面の下位をなす砂岩優勢互層は，北傾斜の層理面

を有する。そのうち泥岩薄層中にはしばしば層面断層が発達しており，そこにすべり面が発達し

ている部分と，すべり面が硬質な砂岩層を横断している部分が交互に確認される。このためすべ

り面は凹凸に富んでいたり，局所的に数枚の面に分岐しながら発達したりし，全体的には地すべ

り滑動方向とは反対の北へ 10°以下の緩い角度で傾斜している。 
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図 4.4.4.4 落倉谷 E3 露頭のスケッチ（加藤，2000 に加筆） 

 

E1 露頭のすべり面を落倉谷の上流方へ追跡すると，E3 露頭に至る（写真 4.4.4.1）。このすべ

り面に対して，E2 露頭のすべり面は構造的上位に位置し，連続していないとみられる（図 4.4.4.2）。

このように，E 地点では少なくとも 2 枚のすべり面が存在している。それらの構造的関係と地す

べり地形の分布から，E1 露頭から E3 露頭に至る下位のすべり面は南側の LS3 のもの，その上位

の E2 露頭にみられるすべり面は北側に位置する LS2 のものである可能性が高い。 

 

b) 室内分析 

すべり面の内部構造を観察するため，E2 露頭のすべり面粘土をサンプリングし，樹脂を用いて

固化した上で切断・研磨し，その研磨面を観察した（写真 4.4.4.2）。サンプリング箇所は図 4.4.4.3

に示した。 

サンプルの固化に使用した樹脂は，昭和電工（株）製の不飽和ポリエステル樹脂「RIGOLAC」

である。固化処理に際しては，製品に付属する「促進剤 E」および日油（株）製「FRP 成型樹脂

硬化剤 パーメック N」を，それぞれ 100：1.5：3 の割合で混合して使用した。固化したサンプル

は岩石カッターで切断し，切断面に対してコニシ（株）製エポキシ樹脂「E205」を薄く塗布して

表面保護した。さらに，その面に対してカーボランダム研磨剤およびグリセリンを用いて，#1000

メッシュまで研磨した。研磨面が平滑になるまで，エポキシ樹脂の塗布と研磨を繰り返し，サン

プルを仕上げた。完成した研磨サンプルの観察は，ルーペおよび双眼実体顕微鏡を使用して行っ

た。なお，研磨サンプルの作成方法については第 5 章で詳しく述べる。 

サンプルの観察は，井ノ久保地すべりの活動方向と同じ南北方向に鉛直切断した研磨面に対し

て実施した。ここでは，下部の細粒砂岩と，上部の礫の集合体との間に，厚さ 2～10mm の黒色
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～暗灰色粘土からなるすべり面が観察される。すべり面は泥岩起源で，緻密な粘土に長径 1～3mm

の黒色の泥岩の細片が多量に取り込まれている。泥岩の細片は亜角礫状をなし，粘土中を回転し

ているが，長軸の配列は認められない。また複合面構造は認められない。すべり面の上下面には

凹凸が発達して複雑に入り組んでおり，その凹凸を黒色粘土が充填している。 

すべり面の下盤の細粒砂岩は風化し暗黄褐色を呈するものの，和泉層群の原岩の組織をよく残

し，岩片化していない。風化は亀裂の周辺で顕著である。すべり面の 1～2cm 下方には，すべり

面と並行な亀裂が数条にわたり確認され，そこには部分的に黒色粘土が挟在されている。  

すべり面の上盤の地すべり移動体は，亜角礫状を呈する砂岩・泥岩の粉砕物からなる。この粉

砕物は，径 0.5～3cm 程度の砂岩の小片が，砂岩・泥岩起源の淡褐～暗褐色の粘土に囲まれたもの

で，小片は回転している。小片の長軸の配列は認められない。小片は未風化で灰色を呈し，上述

の下盤側の砂岩とは風化程度が対照的である。このことは，未風化岩片を起源とする地すべり移

動体が遠方より滑動し，当地に至ったことを示唆している。 

 

 

写真 4.4.4.2 井ノ久保地すべりのすべり面（←部）の研磨試料 

E3 露頭で採取したサンプルの鉛直断面を示す。 
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 下図はすべり面粘土とその上位の地すべり移動岩塊の境界付近の薄片写真を示したものである。

地すべり移動岩塊は強く破砕しており，和泉層群砂岩に由来する大小様々な岩片と，その間隙に

充填する砂の集合体となっている。一方ですべり面粘土は極めて細粒の粘土からなり，しばしば

砂岩の細片を混入している。この粘土はしばしば上位の移動岩塊のクラックに注入している。な

お，岩片の定向配列や剪断センスを示唆する非対称構造などは認められない。 

 

 
図 4.4.4.5 すべり面上面の薄片写真（オープンニコル） 

地すべりの移動方向は写真左方である。 
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(2) ボーリングコア 

 図 4.3.2.1 の B 地点で実施した掘進長 L=35.0m の鉛直ボーリング調査の結果（島根大学，2004）

によれば，深度 28.7m ですべり面が確認されている（図 4.4.4.6）。ここでは，和泉層群の地すべ

り移動体が，地すべり粘土を挟んで三波川結晶片岩類の上に載っている（写真 4.4.4.3）。 

深度 28.7m 以浅の地すべり移動体は和泉層群の互層構造を残した砂岩・泥岩の破砕物からなり，

空隙を多量に含む。その産状は近傍の露頭でみられるもの（写真 4.3.2.1(2)）に酷似している。部

分的に泥岩を起源とする黒色ガウジが挟在されており，これは断層破砕帯起源であると判断した。 

深度 28.7m の地すべり粘土は，上部の和泉層群起源の暗灰色粘土（厚さ約 5cm）と，下部の苦

鉄質片岩起源と考えられる淡青灰色粘土（厚さ約 3cm）から構成されている。両粘土の境界はほ

ぼ水平である。粘土と地すべり移動体との境界面は緩傾斜とみられる。前述の落倉谷で確認され

た地すべり粘土には径数 cm の岩片が多量に混在していたこととは対照的に，ここでの暗灰色粘

土は著しく細粒である。また淡青灰色粘土は後述する白地衝上で採取された暗緑色粘土と特徴が

一致しており，同一の起源を持つと考えている。 

地すべり下位の基盤岩は，深度 28.7～35.0m の全区間にわたって褐色～灰色を呈する砂質片岩

である。亀裂が発達し，岩片状～短棒状コアで採取された。 

これらの記載結果から，ボーリング地点における井ノ久保地すべりのすべり面について，島根

大学（2004）により次のように解釈された。淡青灰色粘土は苦鉄質片岩起源と考えられ，直下の

砂質片岩を起源とは起源を異にする。また暗灰色粘土と淡青灰色粘土は，ともに著しく細粒であ

ることから単なるすべり面粘土ではなく，断層ガウジである。両粘土は低角度の構造をもつこと

から，それらは高角度の断層ガウジの一部ではなく，地すべり移動体の底面にそれと並行に存在

していた断層ガウジと考えるのが妥当である。 

したがって両粘土は井ノ久保地すべりの発生に伴い形成されたものではなく，和泉層群と苦鉄

質片岩（緑色片岩）の境界を走っていた中央構造線本体の断層ガウジに由来し地下からもたらさ

れたものである。土柱層の堆積後，中央構造線は苦鉄質片岩起源の断層ガウジのところで再滑動

し，断層面は次第に低角度化しながら土柱層に衝上した。井ノ久保地すべりは衝上断層の断層ガ

ウジをすべり面として滑動し，ボーリング地点では砂質片岩に乗り上げた。 

 

 

写真 4.4.4.3 井ノ久保ボーリングコア写真（島根大学，2004 に加筆） 

赤枠部（GL-28.63～28.70m）は井ノ久保地すべりのすべり面を示す。
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4.5 断層の記載 

4.5.1 落倉谷の状況 

 井ノ久保地すべりの西縁をなす落倉谷は，前述のとおり上流方である東に約 150m 屈曲してお

り，ここは既往の報告により池田断層の通過地点と解釈された（岡田ほか，1968 など）。本論で

はここを落倉谷屈曲部と呼ぶ。本節ではこの屈曲部周辺のルートマップ（図 4.4.4.1；次頁に再掲）

に基づき，池田断層の存在について検証する。なお図 4.4.4.1 では落倉谷の周辺で確認される和泉

層群の露頭について，開口亀裂が発達する破砕した岩盤と，開口亀裂が認められないものとに区

分して記載している。これらはどちらも砂岩・泥岩から構成される。なお落倉谷の内部では，河

床礫，断層粘土等も含め，三波川帯の岩石は一切確認されていない。 

図 4.4.4.1 の範囲では，落倉谷の南（東）岸に開口クラックが卓越した砂岩泥岩互層が連続的に

分布しており，これは 4.4 節（4.4.2）で述べた地すべり移動体である。地すべり移動体の露頭は，

落倉谷の入口から屈曲部の約 80m 南方（C 地点）までは落倉谷谷底および東岸斜面にも広く露出

しており，この区間では不動岩盤を確認することはできない。 

C 地点以北では，谷底および谷の両岸壁に，開口亀裂の発達しない和泉層群の不動岩盤の露頭

を断続的に確認できる。このうち，C 地点および D 地点の 2 箇所では断層露頭が確認された。C

地点には密着した亀裂の発達した砂岩泥岩互層中に，N24°E，44°E および N78°W，41°S

の走向・傾斜を示す 2 つの断層が確認された。また地点 D には，N20°E，80°E の走向・傾斜

を示す断層が確認された（写真 4.5.1.1）。これら 3 つの断層は，いずれも断層面に沿って 1～2cm

の幅を持つ黒色断層粘土を挟在し，その一部分は泥岩層中の層面断層として発達している。この

断層に伴う顕著な破砕は認められず，周囲の岩盤は堅固である。4.2 節（4.2.2）で記した池田断

層の特徴と比較すると，これらの断層は断層粘土や破砕帯の規模が小さいことから，池田断層本

体ではないと判断される。 

 

 
写真 4.5.1.1 小断層露頭（落倉谷 D 地点） 
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図 4.4.4.1（再掲） 落倉谷のルートマップ 

 

これ以外では，前述のすべり面とみられる低角度断層（E 地点）を除けば，図 4.4.4.1 の範囲で

剪断面を持つ断層露頭を確認することはできない。落倉谷の内部は表土の被覆，堰堤，護岸工な

どにより露岩していないところがあり，完全な断層面の抽出はできない。しかし，両岸のどちら

かで 20m 以内の間隔で出現する和泉層群露頭の出現状況や，その破砕状態を判断する限り（写真

4.5.1.2），少なくとも 4.2 節（4.2.2）で記したような，数十 m の幅をもつとされる池田断層の破

砕帯がこの屈曲部に存在しないことは確実である。 

さらに，前述のとおり本地域の池田断層は和泉層群と三波川帯の岩石の境界をなすとされるが

（岡田，1968），谷の内部では三波川帯の岩石は一切確認されない。これらのことから，落倉谷の

屈曲部に池田断層が存在している可能性は極めて低い。高角度の断層面を持つ池田断層が井ノ久

保地すべり地内に連続しているとすれば，少なくとも C 地点よりも南方を通過することになるが，

その通過位置を示唆する有力な手掛かりは存在しない。これまでに報告された位置の地下深部に

池田断層が存在しているのだとすれば，それは井ノ久保地すべりよりも深所で北傾斜の低角度断

写真4.5.1.2 
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層となり，C 地点以南で地表に抜け出ている可能性がある。 

 

 

写真 4.5.1.2 落倉谷屈曲部の露頭状況（撮影位置は前頁図に掲載） 

砂岩を主体とする和泉層群に，幅十 m を超す顕著な破砕帯はみられない。 
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4.5.2 白地衝上の状況 

本項は Kato and Yokoyama (2014)に従いまとめる。 

 

(1) 現地調査 

馬谷橋の北方約 80m の馬谷川東岸斜面（図 4.3.2.1 の A 地点）では，斜面を覆う表土の除去に

より，2 箇所において白地衝上（中川・中野，1964b）とみられる低角度の境界断層を露頭で確認

した。図 4.5.2.1 に本地域のルートマップを示す。両露頭は馬谷川に沿って南北方向に約 10m 離

れている。本論では 2 箇所の露頭のうち，北側のものを A1 露頭，南側のものを A2 露頭と呼ぶ。

写真 4.5.2.1 に両露頭の写真を，図 4.5.2.2 に A1 露頭のスケッチを示す。 

 両露頭では土柱層の未～半固結堆積物を，2 種類の粘土層，すなわち下部の暗緑色粘土と上部の

黒色粘土が覆っている。露頭で確認できる暗緑色粘土の厚さは 10～30cm，黒色粘土の厚さは 30cm

以上で，黒色粘土の上端は表土に覆われているため，その正確な厚さは把握できない。2 種類の粘

土の間をなす境界面の走向・傾斜は，A1 露頭では N50°E，22°SE，A2 露頭では N10°W，58°

SW である。また暗緑色粘土と土柱層シルトの境界面の走向・傾斜は，A1 露頭では N35°E，30°

SE，A2 露頭では N17°W，52°SW である。これらのデータから，2 種類の粘土はともに大局的

には南向きの傾斜を持つが，A2 露頭では西向き成分が大きく出ている。境界面は湾曲している可

能性がある。 

 

 

図 4.5.2.1 馬谷川東岸地域のルートマップ 

（Kato and Yokoyama (2014)を再構成して作図）
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写真 4.5.2.1 白地衝上 A1 露頭（左）と A2 露頭（右） 

（Kato and Yokoyama (2014)を再構成して作図） 

 

 

図 4.5.2.2 馬谷川沿い A1 露頭のスケッチと粘土試料サンプリング位置 

（Kato and Yokoyama (2014)を再構成して作図）

土柱層 

和泉層群破砕帯 

和泉層群破砕帯 

土柱層 
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本地域の土柱層は礫層，中砂層，シルト層から構成され，一般に黄褐色を呈する。A1，A2 両露頭

でみられる土柱層の層理は北方に緩やかに傾斜している。このことは，馬谷橋のすぐ北側で確認

される露頭をはじめ，本地域の土柱層の層理が広域的に水平であることとは対照的である。礫は

結晶片岩や石英脈起源の石英など，三波川帯起源の岩石を主体とし，和泉層群起源の砂岩・泥岩

もわずかに混じる。含有する礫の標準的な礫径は 1cm 以下で，円礫および亜円礫を主体とする。 

暗緑色粘土は礫分に富む軟質な粘土で，雲母光沢に富み，部分的に淡灰～褐灰色を呈する。粘

土は強風化した結晶片岩からなり，片理が肉眼でも確認できる部分がある。A2 露頭においてはこ

の片理面が上位の黒色粘土との境界面に対して斜交している様子（写真 4.5.2.1 右）が確認され，

その走向・傾斜は N4°E，83°W である。薄片では砂質片岩，珪質片岩など，結晶片岩の破砕岩

片の混入が観察され，これらは角礫状を示す。このことから，岩片は粘土の下位に分布する土柱

層の円礫からの混入物ではない。 

A1 露頭の下部には，みかけの傾斜約 20°N で土柱層を切断する小断層が存在し，それに沿っ

て上述と同じ暗緑色粘土が存在している（図 4.5.2.2）。この小断層より上位の領域にはシルト・砂・

礫からなる土柱層様の堆積物が分布するが，それは先述の土柱層とは異なる性状を有する。その

色調は青みがかった淡褐色を呈し，標準的な土柱層の露頭と暗緑色粘土の中間的な色調に見える

（写真 4.5.2.1 左）。最上位のシルト層中に砂および細礫が不規則的に密集する部分があり，そこ

での層理は 45°以上の比較的急な角度で北に傾斜している。礫は小断層の下位と同様に結晶片岩

や石英脈起源の石英による円礫（径 1cm 以下）が多いが，しばしば特徴的に径 50cm を越える風

化の著しい結晶片岩巨礫を混在している。この巨礫は亜角礫で，一部で粘土化しており，ハンマ

ー打診により容易に片理に沿って剥離し崩壊する。この風化巨礫は，先述の暗緑色粘土中に含ま

れる岩片に類似している。このような観察事実から，小断層より上位の堆積物は，暗緑色粘土が

不規則に混在した土柱層と考えられ，風化巨礫は暗緑色粘土中に残存していた岩塊に由来する可

能性が高い。 

黒色粘土は礫分に富む軟質な粘土である。その内部には，それと類似した色調の泥岩や，暗灰

色を呈する砂岩の岩塊が多数混入している。混入岩塊の大きいものは径 10cm 程度で，亜角礫状

を呈する。粘土の下盤の土柱層にも泥岩礫が含まれるが，土柱層中のそれは量的に結晶片岩礫に

比べて極めて少なく，また径数 cm 以下の円礫である。このことから，黒色粘土中の泥岩塊は土

柱層中の礫が粘土中に混入したものではない。 

2 つの露頭の斜面上方には，破砕した和泉層群が分布している（図 4.5.2.1）。これらは馬谷川上

流方でみられる新鮮な和泉層群と比較して亀裂質で脆弱ではあるが，亀裂は密着しており，本地

域に西接する井ノ久保地すべりなど和泉層群の地すべり地内で認められるような，地すべり移動

体に特有の開口亀裂は認められない。また，当該斜面に地すべりを示唆する地形的特徴は認めら

れない。このことから，斜面上の和泉層群は岡田（1973）が指摘するような地すべりまたは崩壊

性の堆積物ではなく，断層破砕した地山である。この和泉層群の破砕岩体の分布は断層露頭の数

十 m 北方で，馬谷川河床のレベルまで下がってきている。和泉層群破砕岩体の下面の傾斜は北に

25°程度と考えられる。 
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(2) 粘土の研磨試料観察 

 白地衝上にみられる粘土の内部構造を観察するために，A1 露頭の暗緑色粘土・黒色粘土の境界

付近から粘土を採取し，エポキシ樹脂を用いた固化処理を経て，研磨観察試料を作成した。試料

は東西 5cm×南北 5cm×鉛直 10cm の立方体で，そのうち鉛直断面となる南北研磨面と東西研磨

面を観察面とした（図 4.5.2.3）。露頭でのサンプリング位置は図 4.5.2.2 に示した。 

粘土は層状をなしており，色調の違いにより下位から黄褐色部，緑褐色部，黄褐色部，緑褐色

部，褐灰色部，黒色部（黒色粘土）に分類される。各色調の境界面は，うねりをみせながら全体

的に西に約 30°で傾斜している。黄褐色部，緑褐色部，褐灰色部の相互の境界面は，湾曲がみら

れるものの凹凸は少なく，また境界面のコントラストは不明瞭である。これに対して，褐灰色部

と黒色部（黒色粘土）との境界面は非常に凹凸に富み，境界面のコントラストは明瞭である。 

緑褐色部と黄褐色部は，共に三波川帯起源の結晶片岩および石英脈起源の石英の岩片がみられ，

和泉層群起源の砂岩・泥岩の岩片はみられない。緑褐色部・黄褐色部の色調の違いは，マトリク

スをなす細粒分の色調の違いに由来している。黄褐色部の方が，総じてマトリクスが細粒・緻密

である。岩片の大部分は 2mm 以下の角礫で，その長軸は色調の伸びの方向に配列している。岩

片の集合が密な部分と疎な部分があり，それにより色調の微妙な変化が生じている。 

 

 
図 4.5.2.3 白地衝上における境界低角度断層の研磨試料（a：東西面，b：南北面） 

（Kato and Yokoyama (2014)を再構成して作図） 

Gb：暗緑色粘土（褐灰色部），Gg：暗緑色粘土（緑褐色部），Gy：暗緑色粘土（黄褐色部），B：黒色粘土 
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褐灰色部には結晶片岩，石英粒，砂岩，泥岩の岩片がみられ，三波川帯起源の物質と和泉層群

起源の物質が混在している。マトリクスは細粒・緻密である。上述のとおり，上位の黒色粘土と

の境界面は非常に凹凸に富んでいるほか，南北研磨面では黒色粘土が下位の暗緑色粘土に対して

2cm 程度貫入した構造が認められる（図 4.5.2.3 (b)）。貫入部は下向きの漏斗状の形状をなす。そ

の下端付近では黒色粘土が網目状に分散している。貫入壁面に沿う粒子の乱れや特殊な構造は確

認されない。 

黒色粘土は細粒・緻密な粘土からなり，泥岩および砂岩の岩片を混在している。砂岩の岩片に

は，濃褐色を呈し強く風化しているものがある。泥岩の岩片とマトリクスはほぼ同一の色調を呈

する。黒色粘土中に結晶片岩の岩片は認められない。 
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 (3) 粘土の薄片観察 

 褐灰色部（下位）と黒色部（上位）の境界を薄片で観察すると，下位の褐灰色部に分散する結

晶片岩の岩片に，上位の黒色部の粘土が貫入する様子が認められる（図 4.5.2.4）。岩片は片理に沿

って破断し，その間に上位の粘土が入り込んでいる。破断した結晶片岩の岩片は，一部が黒色粘

土側にも混入している。 

 また東西方向に鉛直切断した断面の薄片を観察すると（図 4.5.2.5），黒色部と渇灰色部の境界で

は，上位の黒色部側に含まれる粒子が引きずられ東方へ流動している様子が認められる。 

 

  

図 4.5.2.4 白地衝上で産出する断層ガウジの NS 断面の偏光顕微鏡写真（オープンニコル） 

鉛直断面で矢印は上位方向を示す。Sch は結晶片岩片を示す。 
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図 4.5.2.5 白地衝上で産出する断層ガウジの EW 断面の偏光顕微鏡写真 

（Kato and Yokoyama, 2014） 

上：オープンニコル，下：クロスニコル。鉛直断面で矢印は方位を示す。 

QZ: 石英（黒色部）, qz: 石英（褐灰色部）, pl: 斜長石, mv: 白雲母。 
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(4) 白地衝上の解釈 

a) サンプル観察の評価 

研磨試料および薄片の観察事実から，緑褐色部と黄褐色部は露頭で確認される暗緑色粘土，黒

色部は露頭で確認される黒色粘土に相当すると考えられる。構成岩片の種類や露頭での観察結果

を総合的に判断すると，前者は三波川結晶片岩類起源，後者は和泉層群起源である。 

褐灰色部は，暗緑色粘土と黒色粘土の双方の特徴が混在している。このことから，褐灰色部は

両者の漸移的な部分と考えられる。なお，これは黒色粘土から貫入を受けているほか，黒色粘土

との境界面はコントラストが明瞭で，しかも特徴的に凹凸に富んでいることから，黒色粘土とは

一線を画する。褐灰色部は暗緑色粘土の所属で，断層運動に伴い黒色粘土起源の物質の混在を受

けているものと判断できる。またそこでは粒子が引きずられている。黒色粘土の下位への貫入構

造は，地表付近の高い含水状態において，断層運動に伴う高い圧力を受けることにより黒色粘土

が流動的に挙動したことによるものと推定され，両者が断層関係で接していた履歴を示すもので

ある。 

 

b) 低角度断層の解釈 

今回の調査から明らかになった事実をまとめると，次のとおりである。 

 

① 和泉層群の破砕岩体は土柱層を覆って分布し，その境界面は低角度北傾斜である。 

② 和泉層群の破砕岩体の下面には，上部の和泉層群起源の黒色断層粘土と，下部の三波川結晶片岩類起

源の暗緑色断層粘土が存在している。2種類の粘土は互いに断層関係で接している。 

③ 対象斜面には地すべり地形が確認されず，土柱層を覆う和泉層群破砕岩体にも地すべり性の破砕が認

められない。 

 

これらのことから，土柱層上に和泉層群の岩体が衝上する白地衝上は存在し，それが地すべり

のすべり面でないことは明白である。その通過位置は中川・中野（1964b）に概ね一致している。

露頭で計測される断層粘土と土柱層の境界は南～西傾斜を示すが，岩体の分布状況から断層は北

傾斜で発達し，うねりを伴っていると考えられる。このような衝上断層面の局所的な著しい変化

は，近畿地方でも記載されている（横山，2007）。白地衝上に挟まれる粘土は，和泉層群と三波川

帯との地質境界断層であった中央構造線の断層破砕帯の粘土の一部で，断層運動の鉛直成分によ

る引きずりに伴い地下深部からはがされて上昇してきたものと考えられる。白地衝上は土柱層を

切断していることから，少なくとも土柱層の堆積中～後の時期に，中央構造線の地表地震断層と

して活動したことが示唆される。 
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4.6 考察 

4.6.1 断層通過位置に関する議論 

 

 井ノ久保地すべり東方の馬谷川東岸では，中川・中野（1964b）などが報告した衝上断層である

白地衝上の存在が今回の調査により改めて確認された。そこでは強く破砕した和泉層群が，土柱

層の礫層の上を覆っている。一方で，岡田（1968）などが主張する高角度の池田断層については，

その通過が地形的に予想されている位置での断層露頭の発見ができないため，その存在や性状に

関しては議論できない。 

岡田（1968）などにより池田断層が通過するとされた落倉谷屈曲部およびその周辺には，植生

等により露頭確認ができない部分を考慮しても，他地域の池田断層沿いでみられるような大規模

な断層破砕や粘土化は認められない。この屈曲部の地表に，池田断層のような繰り返し活動して

きた活断層があることは考えにくい。 

落倉谷屈曲部の E 地点では，上下 2 枚の低角度のすべり面が確認された。このことと地すべり

分布域の地形判読結果から，LS2 と LS3 が独立して滑動し，LS2 が LS3 を覆って発生したこと

が推定される。斜面下部の LS3 が先に活動することで，その背後の流れ盤斜面が不安定化し，後

発的に LS2 の移動体が滑動したと考えている。この時，LS2 と LS3 の境界に存在する直線的な崖

の成因は，岡田（1968）などが指摘するような断層変位によるものではなく，LS2 の移動体末端

に生じた肥厚部による崖と解釈できる。また，屈曲部南方にかつて存在し，現在は造成により大

部分が消失した小丘（図 4.3.2.1）は，LS2 の末端に生じた肥厚部が浸食等により分離したものと

考えている。 

LS2 の滑動方向は，背後の大規模な滑落崖の形状から南東と考えられる。一方で LS3 の滑動方

向については判断根拠が得られないが，上記の形成機構を考えると堆積物の分布から南ないし南

西方へ滑動したことが推定される。元来南へ直線状に流下していた落倉谷は，LS3 が南西方向に

滑動した時に閉塞されたことにより，現在のように地すべりの縁辺を回り込むような流路に屈曲

した可能性がある。 

 これまでの調査では，馬谷川東岸の白地衝上の断層粘土内部を除き，地すべり移動体ではない

和泉層群と三波川帯の岩石類が直接的に接する地質境界を確認できていない。白地衝上には三波

川結晶片岩に由来する断層粘土が挟まれていることから，それは地下深部における和泉層群と三

波川結晶片岩類の境界断層の地表延長と考えられる。この境界断層の位置推定は，本地域の中央

構造線の特性を検討する上で重要な問題であるため，次節より地すべりの成因と交えながら議論

を深める。 
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4.6.2 井ノ久保地すべりの滑動特性 

(1) 受け盤斜面で発達する地すべり 

横山（1995）によれば，紀伊半島の和泉層群で発生する典型的な地すべりは，流れ盤側斜面で

発生する層面すべりとされている。また松本・千木良（2007），中野・横山（2010）によれば，

讃岐山脈で発生する地すべりは流れ盤斜面で発生するものが多いとするデータが示されている。 

井ノ久保地すべりの基盤をなす和泉層群には前述のとおり東にプランジした向斜構造があり，

このために LS2 末端以南の基盤岩は受け盤構造となっている（図 4.3.2.1）。上述のような和泉層

群の一般的な地すべりの性質と対比すると，井ノ久保地すべりのうち LS2 の末端から LS3 にかけ

ての領域は，通常の状態では地すべり滑動が発生しにくい地質構造である。実際に落倉谷上流の

E 地点で確認されたすべり面（図 4.4.4.2，図 4.4.4.4）は，凹凸に富む上，一部は滑動方向と逆向

きに傾斜している。また，4.4 節（4.4.4）で述べたすべり面の固化研磨サンプルでも，すべり面

粘土の上下面が非常に凹凸に富んでいることが示されている（写真 4.4.4.2）。地すべり移動体は，

より脆弱な泥岩と，砂岩中の節理を使って，砂岩ブロックを剥ぎ取りながら階段を上るように前

進しているように見える。強大な力で巨大な地すべりを滑動させるメカニズムを考える必要があ

る。 

 

(2) 地すべり末端部におけるすべり面の特性 

馬路川左岸にみられるように，LS3 末端の少なくとも一部には，三波川結晶片岩類からなる基

盤岩と地すべり移動体の間に礫層（土柱層）が挟在している（図 4.3.2.1）。このことは，和泉層群

起源の地すべりはかつて河川が存在していた谷地形を横断して，南方へ滑動したことを示してい

る。 

一方で，地すべりの断面は図 4.4.3.1 に示すような舟底型の形状をとっている。そこで，地すべ

りの形成過程として，北側斜面からの地すべり移動体が旧馬路川の谷に押し出し，舟底状の谷地

形を埋積したというモデルが一つの可能性として考えられよう。しかし LS3 末端で実施したボー

リング調査（島根大学，2004）にて，地すべり下底に中央構造線起源の断層ガウジが採取された

こと（図 4.4.4.6）は，舟底状のすべり面はかつての地表形状を示すものではなく，地すべり発生

時にはその位置に断層ガウジが存在する状態であったことを強く示唆している。そして地すべり

は構造的に，その中央構造線断層ガウジをすべり面として滑動したと考えられる。すなわち舟底

状のすべり面は，図 4.6.2.1 の模式図に示される地すべりの移送堆積域（押出域）ではなく発生域

（削 域）にあたり，舟底状のすべり面は末端部の土柱層と接する部分（図 4.3.2.1）を含めて剪

断面であると判断するのが妥当である。上述のような，地すべり移動体が地表面上を活動したと

するモデルは成り立たない。 
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図 4.6.2.1 地すべりの模式構造（大八木，2007） 

 

 

地すべりは重力移動現象であるため，発生域（削剥域）におけるすべり面は一般に地すべりの

滑動方向に傾斜する。しかし井ノ久保地すべり末端部のすべり面は，地すべり滑動方向と逆の北

傾斜をなしており，通常の地すべり状態であれば考えにくい。そこで LS3 末端付近の北傾斜のす

べり面は，テクトニックな衝上断層として挙動していたと考える。衝上断層の活動時には，上盤

斜面は直下の断層に沿って谷に向かってせり出す。その時，断層運動は地すべり運動に転化する

可能性がある。このようにして，衝上断層は巨大地すべりの素因・誘因になり得る。 
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4.6.3 地すべり発達過程の検証 

 大阪平野周辺部における第四系大阪層群と基盤岩（丹波層群や花崗岩）の境界逆断層では，平

地側に土柱層と同時期の大阪層群が分布している。横山（1999，2000，2007）によれば，次のよ

うな機構により境界逆断層の低角度化が生じるとされている。すなわち，平地側の大阪層群がド

ラッグ褶曲やブロック化を伴って短縮することにより，山地側の基盤岩が緩み，山体の荷重の作

用で基盤岩がクリープしながら斜面下方へ移動する。この時，境界逆断層も平地側に倒れかかり，

断層面の低角度化が進行する。さらに，大阪層群中には境界逆断層から分岐した層状破砕帯が非

海成層中を層面断層として走っており，その上面に沿って，基盤岩が平地側にせり出している。

このとき，大阪層群と基盤岩が接する境界断層は非常に低角度なものとなる。 

前述のとおり四国東部の中央構造線沿いの低角度断層は，地形的に報告されている活断層に南

接して土柱層が分布する箇所で限定的に発生している（図 3.1.1）。そのうち【第 3 章】で議論した

ように三好市東部（例えば，加藤ほか，2009；三野地域）や美馬市西部（例えば，中野ほか，2001；

美馬地域）では活断層のうち和泉層群と土柱層が接する箇所において，固結していない低地側の

土柱層が次第に変形していくことにより，境界断層は地下深部から地表に向かって次第に低角度

になりながら，和泉層群が土柱層に衝上していく現象が確認された。土柱層が変形していく原因

として，三野地域の場合は断層の拘束性屈曲に伴う圧縮応力場の影響が大きく考えられ，荒川地

域でもその可能性が示唆された。 

 

 

図 4.6.3.1 山地－平地境界断層が低角度化する近畿地方の例（横山，2000）（再掲） 
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本地域の場合も，上述の各地域と同様に低地側に土柱層が分布しており，白地衝上の露頭では

衝上断層面に近接する土柱層の変形が確認された。断層の地表トレースについて本地域では未解

明な点も多いが，後藤ほか（1999）や後藤・中田（2000）が井ノ久保西からその西方の日ノ出に

かけて馬路川南岸に右横ずれ断層を設定していることから，この断層がその北東方の井ノ久保地

すべり直下を通過する断層に移行する部分は拘束性屈曲（狩野・村田，1998）となり，圧縮応力

場となり得る。以上の状況は，【第 3 章】で述べた低角度断層が形成される条件を満たしているも

のと考えられる。 

前述のとおり，井ノ久保地すべりの発生域では受け盤の地層が強大な力で押し切られるような

状態である。このことから，大阪平野の例のように土柱層の変形に伴い中央構造線が谷側に低角

度化し，山地側の基盤岩が緩み，地すべり発生に影響した可能性がある。この緩みとともに，山

地側の和泉層群岩盤が南方へ押出すことで，受け盤の地質構造を切るすべり面が発達した。その

結果，図 4.4.4.4 などでみられるように，頭部に近い削 域において凹凸に富むすべり面が形成さ

れた。 

井ノ久保地すべり末端付近のすべり面が押出域ではなく削 域に位置するのは，土柱層分布域

で上述のとおり中央構造線が谷側に低角度化し，土柱層中の層面断層を通じて南方へ延伸してき

たことを示している。地すべり末端付近ですべり面が滑動方向と逆の北傾斜に発達するのは，古

馬路川南岸で北傾斜している，土柱層と三波川結晶片岩類の不整合面（土柱層堆積時の右岸斜面）

まで中央構造線が達し，それは硬質な結晶片岩を下面とする北傾斜不整合面に沿って南方へ這い

上がってきたからである。 

以上のように考えると，井ノ久保地すべりのすべり面は，末端部では中央構造線の衝上断層そ

のものとなる。また，同じ衝上断層の東方延長が，馬谷川東岸でみられる白地衝上に相当する。

実際，白地衝上と井ノ久保地すべりのすべり面は地質図学的にほぼ同一延長上にあることから，

このすべり面が白地衝上の延長ということは十分に考えられる。地すべり末端におけるすべり面

が滑動方向とは逆向きの北傾斜で大きくせり上がっている状態も，ここが押出域（移送堆積域：

図 4.6.2.1）ではない，すなわち地すべりの下底面が滑動当時の地表面ではなく，地下深部から押

し上げられる逆断層面であるとすれば，滑動は十分可能である。本論では，従来から認識されて

きた高角度の断層面を持つ池田断層と区別するために，地表付近の低角度断層を池田低角度断層

と呼ぶ（図 4.4.3.2）。この池田低角度断層は，重力の影響を受けて地表付近で低角度化したもので

あるが，テクトニック断層として挙動するものである。
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4.6.4 断層・地すべり発達モデル 

 井ノ久保地区における中央構造線および地すべり発達の機構を，加藤（2000），加藤・横山（2001）

に基づき次のようにモデル化した（図 4.6.4.1）。 

(1) ステージ 1（図 4.6.4.1①） 

 更新世の前～中期には，馬路川の谷底には幅広い谷底低地が形成していた。ここでの谷底堆積

物は，現在の土柱層である。この谷底を中央構造線が通過し，中央構造線の断層運動により，そ

の北側は隆起し，讃岐山脈が発達していく。中央構造線を挟んで土柱層と接する和泉層群は，山

体の荷重が大きくかかった状態であるため，断層運動による隆起時には土柱層に対して圧迫し圧

縮させている。圧縮を受けた未固結の土柱層では，ドラッグ褶曲や短縮等の変形が生じはじめる。 

 

(2) ステージ 2（図 4.6.4.1②） 

 讃岐山脈の隆起が進むと，山麓の土柱層に対する側方への圧縮が大きくなり，土柱層の変形が

進む。この時，中央構造線の上端部は土柱層内の層面断層に連結し，それは層理面に沿って水平

方向にすべっていく。層面断層の上盤では，北側隆起の断層運動のたびに，和泉層群が断層に沿

って南方へせり出していく。断層面は古馬路川の右岸に到達し，さらに斜面を這い上がり，現在

の馬路川左岸まで到達する。これが池田低角度断層である。馬谷川東岸で確認される衝上断層（白

地衝上）は，池田低角度断層の東方延長である。 

 

(3) ステージ 3（図 4.6.4.1③） 

 池田低角度断層の上盤に乗る和泉層群の岩体は引張による破砕が発達し，岩盤の強度は大きく

低下している。土柱層を極めて低角度で切る池田低角度断層は，その活動時に上盤の岩体に対し

て押出しの作用をもたらすため，讃岐山脈の南山麓では斜面の一部が滑動し，地すべりを起こす。

これが井ノ久保地すべり LS3 である。この時，中央構造線の低角度の断層面がすべり面として作

用している。なお，地すべり発生時に断層の南端がどの位置にあったかは定かでない。 

 ステージ 2 から 3 にかけて，北方から押し寄せてくる和泉層群山体（恐らくは地すべり化した

岩体）により，かつての馬路川の流路は南方へ押しやられていくことが考えられる。これにより，

馬路川は元来の位置からは南方の現在の位置に移動し，三波川結晶片岩類からなる岩盤を下刻す

ることになったとみられる。その河道の一時的な閉塞が生じたことも，十分に考えられる。 

 またこの時期には，LS3 の西縁を南流する落倉谷も LS3 により閉塞された。この結果，LS3 の

地すべり移動体の縁辺を沿うように落倉谷は屈曲したことが考えられる。 

 

(4) ステージ 4（図 4.6.4.1④） 

 LS3 の滑動により，その背後の流れ盤斜面が不安定化し，後に滑動した。これが現在の LS2 で

ある。LS2 は，ESE 方向に傾斜する基盤岩の層理面の影響を受け，SE 方向に滑動したと推定さ

れる。LS2 の移動体は LS3 の頭部を覆うように移動し，その末端部に比高約 50m の東西性の崖

が直線状に形成された。
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4.6.5 池田低角度断層の分布 

 (1) 三好市池田町シンヤマ 

井ノ久保地区の東方約 1.5km のシンヤマ（図 4.6.5.1）には，開口を伴う和泉層群の破砕岩体が

礫層を覆って分布している。ここでは明瞭な地すべり地形が確認されないが，この岩体は北方の

讃岐山脈斜面から滑落してきた移動岩体と考えられた（岡田，1964）。 

長谷川（1992a）は，シンヤマを構成する岩体の内部構造から，これが地すべりであることを明

らかにし，破砕岩体下位の礫層は讃岐山脈山麓で堆積した土柱層に相当することを示している（写

真 4.6.5.1）。本調査でも，シンヤマの西部で和泉層群破砕岩体の下位に分布する土柱層を複数の露

頭で確認した。このシンヤマの岩体は，下位に土柱層が分布する点で，井ノ久保地すべりと共通

した地質構造を有する。このすべり面が池田低角度断層で，断層運動時に断層面上部の山体が押

し出され地すべり化したものがシンヤマである可能性が考えられる。池田低角度断層は，シンヤ

マの地すべり岩体の下底面から白地衝上を通り，井ノ久保地すべりの末端に至る断層であると考

えられる（横山・加藤，2004）。 

シンヤマとその北側の丸山の間には，岡田（1968）によって中央構造線の活断層（中央構造線

活断層系池田断層）が通過するとされた東西性の谷がある。この谷の位置における活断層の実在

については本論では検証していないが，ここに池田断層が存在するとすれば，岡田（1968）が指

摘するこの谷を境とした約 200m の変位は，地すべり形成後の断層変位量を示す可能性がある。 

 

 

図 4.6.5.1 井ノ久保～シンヤマにおける池田低角度断層の位置（横山・加藤，2004 に加筆）

丸山 
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写真 4.6.5.1 シンヤマの破砕（地すべり）岩体下位には礫層が存在する（長谷川，1999） 

 

 

 (2) 三好市池田町船戸 

田中ほか（2000）は，井ノ久保より約 4km 西方に位置する池田町船戸地域の馬路川右岸斜面に

おいて，地すべり堆積物に覆われる断層破砕帯が特徴的に低角度北傾斜で存在することから，こ

のような所では断層破砕帯が地すべり堆積物の滑動に引きずられて湾曲し，低角度化したと考え

られた。田中ほか（2000）の Fig.5 によれば，地すべり以前は中角度北傾斜であった断層面は，地

すべりの発生とともに，すべり面よりも下方の不動域を含めて破砕帯が低角度に変形している様

子が描かれている。 

 このように剪断面の引きずりに伴い地質構造が湾曲する例として断層運動に伴うドラッグ褶曲

があるが，断層運動よりはるかにエネルギーの小さいと考えられる地すべり滑動に伴い，地質構

造の湾曲が生じるかどうかは疑問である。舟戸地域の例では断層破砕帯や地すべり移動体の下位

に土柱層に相当する礫層の存在を示すデータが示されていないため，推定の域を出ないが，ここ

には，もともと低角度の断層面を有していた池田低角度断層が存在し，その断層運動に伴い，当

該地すべりが滑動した可能性がある。 

 以上より，池田低角度断層の分布は，三好市池田町シンヤマから同船戸付近にかけての約 6km

の区間に，連続的または断続的に存在している可能性がある。
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4.6.6 近接地域における類似事例（中野谷川西地すべり） 

 

【第 3 章】で述べた徳島県美馬市西部（美馬地区）の中野谷川西地すべり（加藤ほか，2007）

は，井ノ久保地すべりに類似した特徴が認められる。 

 

(1) 地すべりの分布 

和泉層群の層構造が北に傾斜した受け盤斜面に発達した地すべりである（図 4.6.6.1）。地すべり

ブロック内には，写真 4.6.6.1 のとおり成層状態が保たれた状態で開口亀裂の発達した和泉層群が

分布している。この特徴は井ノ久保地すべりで確認された地すべり堆積物の特徴と類似している。 

 

 
写真 4.6.6.1 開口亀裂が発達する中野谷川西地すべりの破砕和泉層群 

 

 
図 4.6.6.1 中野谷川西地すべり周辺の地質分布（加藤ほか，2007） 

本図は本論図 3.2.2.3 からの再掲である。 
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 (2) すべり面の特徴 

 

中野谷川西地すべりの末端では，和泉層群からなる地すべり移動体が土柱層の上を滑っている。

前頁図の B 地点には，中野谷川西地すべりのすべり面が露出している（下写真）。すべり面は和泉

層群の断層破砕帯である黒色粘土質断層ガウジからなる。すべり面の下盤の土柱層は主に砂岩の

円礫～亜円礫からなる本流性礫層と，厚さ 10cm 以下の細礫混りシルト層の互層からなるが，す

べり面はこの細礫混りシルト層に沿って走っている。このようなすべり面の産状は，上盤の和泉

層群が角礫化し，開口亀裂が伴われていることを除けば，第 3 章で述べた中上露頭などで中野ほ

か（2001，2009），中野・横山（2002）などが記載した低角度地質境界面の産状と酷似している。 

すべり面は走向 EW，傾斜 20°N であり，地すべり末端部のすべり面は地すべり頭部に向かって

傾斜している。このすべり面は，【第 3 章】で述べた中上露頭およびその東方に延びる低角度の地

質境界面や，後に述べる中野谷川を隔てて対岸の荒川衝上断層露頭の走向・傾斜に地質図学的に

一致している（図 4.6.6.1）。 

 

 

写真 4.6.6.1 中野谷川西地すべり末端のすべり面（破線部） 

前頁図の B 地点で撮影。 

 

  

和泉層群 

土柱層 
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(3) 地すべりの特性 

 

中野谷川西地すべりの調査結果から認められる井ノ久保地すべりの類似点を示す。 

 

・ 地すべりは讃岐山脈南麓の和泉層群を起源として南方へ活動し，地すべりの末端のすべり

面は和泉層群と土柱層の地質境界をなす北傾斜の衝上断層（荒川低角度断層）と一致する。 

・ すべり面は地すべり末端で地すべりの滑動方向とは逆向きに傾斜している。 

・ 地すべり発生源の和泉層群の地質構造は，斜面に対して横盤～受け盤に近い。 

・ 地すべりは上部と下部のいくつかのブロックに細分が可能である。 

・ 当地区の主たる断層と考えられる三野断層が，地すべり地の中腹を通過すると考えられて

いる（岡田，1970；水野ほか，1993）。 

 

これらのことから，中野谷川西地すべりは井ノ久保地すべりと同様に，山体下部を通過する活

断層（衝上断層）が活動した時に，山麓を通過する逆断層の上盤の岩体に対して押出しの作用が

もたらされるため，その直上の斜面の一部が滑動することによって活動した可能性がある。 
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4.7 まとめ 

 

徳島県三好市池田町において中央構造線および井ノ久保地すべりの調査を行い，それらの構造

的関係を検討した。本章での検討内容をまとめると，次のとおりとなる。 

 

(1) 井ノ久保地区の周辺では，池田断層が地下浅部（地表付近）において低角度で衝上断層とし

て存在していることを確認した。この低角度の断層を，高角度で地下深部から地表に達する

とされる池田断層と区別するために，本研究では池田低角度断層と呼んだ。中川・中野

（1964b）がかつて報告し，その後否定されていた白地衝上は Kato and Yokoyama (2014)

により実際に存在が確認され，それは池田低角度断層の一部であると考えた。 

 

(2) 池田（低角度）断層が活動すると，断層北側の隆起成分がそのまま山麓では斜面の押出し成

分となる。すなわち，断層上盤の斜面は直下の断層に沿って谷に向かってせり出す。その時，

断層運動は地すべり運動に転化し，井ノ久保地すべり（LS3）が発生した。山地－平地の境

界部に存在する衝上断層（活断層）は巨大地すべりの素因・誘因になり得る。 

 

(3) 井ノ久保地すべりは池田断層に切断されていないことを，詳細な地表地質踏査から明らかに

した。池田断層が井ノ久保地すべりを切断するとかつて認定させた地形的根拠のうち，井ノ

久保地すべり中腹の直線的な崖は，LS3 発生の後に続いてその背後に発生した LS2 の末端部

と考えた。また池田断層通過の地形的根拠とされた井ノ久保地すべり西縁を流れる落倉谷の

屈曲は，地すべりの発生に伴う流路の変更によるものと判断した。 

 

(4) 本件と同様に，地表付近で低角度化した中央構造線がすべり面に移化した地すべりとして，

同じ池田断層東方のシンヤマや西方の船戸地区，徳島県美馬市西部の中野谷川西地すべりが

考えられる。 
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第５章 断層岩類，すべり面粘土の記載 

  

5.1 導入 

 前章までに取り扱ってきた中央構造線沿いの低角度断層は，中央構造線の本体断層（衝上断層）

でありながら，地すべりのすべり面などとしばしば誤認されてきた。この原因の一つとして，露頭

スケールでは両者の識別が困難であることが考えられる。このため，中央構造線沿いの低角度断層

のようなテクトニック断層と，すべり面のようなノンテクトニック断層を識別する手法の確立が求

められる。本章の狙いは，標本スケール，あるいは顕微鏡スケールで両者の識別の可否について検

討することである。断層岩やすべり面粘土の剪断センスの特定は，両者の識別に対して重要な情報

を与えるものと考えられる。 

断層活動に伴って，断層面の周辺には二次的な小構造をもつ断層岩が形成され，この断層岩が破

砕帯と呼ばれる部分を構成する。次節で詳しく述べるとおり，断層岩は基質と岩片の固結，未固結

の程度，粒度とその割合，および細粒の基質部での葉状構造の有無などを基準にして，断層ガウジ・

カタクレーサイト，マイロナイトなどに分類されている（例えば，高木・小林，1996）。 

断層岩類や断層内物質の構造解析による断層の剪断センスの決定は，剪断センスの解らない断層

や剪断帯について特に有効である。原・横山（1974）は紀伊半島において，中央構造線に接する領

域の花崗岩類で細粒再結晶石英粒の形態定向配列による片理，細粒再結晶石英の粒径と伸長度の空

間的変化を解析し，石英の変形様式の観察から中央構造線に接した領域の花崗岩類の変形状態を検

討した。この研究を皮切りに，岩石の様々なスケールの変形構造の解析を通じて大構造の歪分布を

求め，それを基礎として大構造の形成機構を決定するという，今日的な構造地質学的手法を用いた

研究は着手された。延性剪断帯を構成するマイロナイトの非対称微小構造と伸長線構造や，脆性剪

断帯に特徴的な断層ガウジの微小構造を用いた剪断センスの決定は，1980 年代より数多くの研究者

によって実施されている（例えば，Simpson and Schmid, 1983; Rutter et al., 1986; Tanaka, 1992）。 

 中部地方の中央構造線に沿っては顕著なマイロナイト帯が発達しており（原ほか，1977），その

微小構造の研究によりこの地域の中央構造線の剪断センスが検討されている（例えば，高木，1984；

柴田・高木，1988）。一方で四国地方の中央構造線にはこのようなマイロナイト帯の報告はなく，

微小構造の観察に基づく剪断センスの検討例は極めて限られており，それは高木ほか（1992）によ

る愛媛県砥部衝上の例が挙げられるにとどまる。高木ほか（1992）は，愛媛県砥部町の砥部川沿い

に露出する砥部衝上において，三波川結晶片岩類（ドロマイト質片岩）の断層角礫岩，和泉層群と

の境界部の断層ガウジなどに発達した複合面構造から，上盤が北方に移動する正断層センスが本断

層の活動最終期の運動を反映しているものとして報告された。そして当ガウジの K-Ar 年代が

14.7Ma を示していたことから，石鎚コールドロンの形成（14～15Ma）に関連して生じた応力場の

変化，すなわち南北圧縮から南北引張への転換によって，衝上断層は正断層へ転換したものと考え

られた。 

 本章では四国地方における中央構造線沿いに確認される断層露頭を対象として，その露頭産状や

断層粘土の微小構造の記載結果を取りまとめる。そして微小構造の観察による剪断センスの特定に
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ついて議論する。また地すべり粘土との比較を行い，断層粘土と地すべり粘土の識別を試みる。微

細構造の観察に用いるのは，露頭で採取した粘土試料を用いて作成した研磨片および薄片である。

微小構造の観察用試料の取り扱い方法等については後述する。 
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5.2 断層岩類について 

(1) 断層岩類の分類 

断層岩類とは，一般に断層帯の剪断変形の結果形成された岩石で，脆性および延性剪断帯を構成

する断層関連岩を総称する言葉である。断層岩類は固結性・変形機構・ポーフィロクラスト（母岩

の残晶）と基質部の割合などにより区分され，断層ガウジ，シュードタキライト，マイロナイトな

どが知られている（例えば，Sibson, 1977，表 5.2.1）。 

断層ガウジ（断層粘土ともいう）あるいは断層角礫は，未固結の断層破砕物質として定義されて

いる（例えば，Higgins, 1971）。その未固結の程度（カタクレーサイトとの区分）を厳密に定義す

ることは難しいが，経験的には，試料運搬の際に固定処置を施さないと崩壊してしまう程度に柔ら

かく崩れやすいものとされている（高木・小林，1995）。断層粘土と断層角礫の区別は，肉眼で認

定できる程度の粒度の破砕岩片と細粒基質分の構成比で区分されている（Higgins, 1971；図 5.2.1）。

これらは岩石全体が主に機械的な粉砕過程により脆性流動または破砕流動を伴った変形により形成

される。カタクレーサイトは，カタクラスティック組織で特徴付けられる，再結晶を伴わず固結し

た断層岩で（Sibson, 1977），基質と岩片が固結している。比較的低温低圧条件下の地殻浅所におい

て岩石に力が加わり，脆性破断を生じて形成される。シュードタキライトは断層運動などに伴う摩

擦熱により母岩が融解・急冷されて生成した黒色・緻密な脈状の断層岩である。マイロナイトは地

下深部で塑性流動を受け，再結晶した断層岩である。一般に断層に沿って狭長な地帯（数 km～数

十 km）に分布し，延性剪断帯を形成している。剪断帯の構造に平行な面構造が特徴的に発達し，

しばしば縞状の組織を呈する。 

 

表 5.2.1 断層岩類の分類 

Higgins (1971), Sibson (1977)などに基づき高木・小林（1995）が改定したもの。 
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四国地方以外の地域では，前述のとおり紀伊半島から中部地方にかけて，中央構造線に沿って発

達する領家花崗岩にマイロナイト帯が確認されている（原・横山，1974；原ほか，1977）。しかし

四国地方の中央構造線沿いではシュードタキライト，マイロナイトの出現は一般的でなく，特に本

論で取り扱う地域では断層ガウジ・断層角礫およびカタクレーサイトが分布している。 

 

 

(2) 剪断センスの決定法 

断層岩類に保存された非対称微小構造を運動学的に解析することにより，剪断センスを決定する

ことが可能である（高木・小林，1996）。断層ガウジの XZ 断面に認められる非対称微小構造は，P 

foliation や R1 面（Rutter et al., 1986）などの複合面構造（図 5.2.1）のほかに，破砕岩片の周囲

を取り巻く asymmetric tails（図 5.2.1），フィッシュ型の形態を有する破砕岩片，非対称キンクバ

ンドなどがある。 

断層ガウジの非対称微小構造として，複合面構造は特に有効である（高木・小林，1996）。断層

ガウジの複合面構造については，Rutter et al.（1986）の用語法が知られている。この用語法に従

い本論では，剪断方向に平行な主剪断面を Y shear（Y 面），粘土鉱物の定向配列などにより特徴づ

けられる葉片状の面構造を P foliation，シアバンドに相当するリーデルシアを R1 shear（R1 面）と

呼ぶ。 

 

 
図 5.2.1 断層ガウジにみられる非対称構造（Rutter et al., 1986） 
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第 6 章 

 第 6 章 総合解析 

  

6.1 概要 

 

 前章までに，四国地方東部における中央構造線沿いの地域で発生する断層面低角度化の事例と大

規模岩盤すべりの発生事例について解析し，検討した。そして四国地域における断層粘土，すべり

面粘土の記載を行った。 

 本章ではこれらの検討結果を総合解析することにより，四国東部の中央構造線沿いで発生する地

表の地質現象の総括を行うとともに，この地域の中央構造線の活動に起因する応用地質学的諸問題

を考察する。そしてその結果に基づき，我が国に多数存在する山地－平地境界をなす活断層地域に

おける防災的観点，および土木地質学的観点からの提言を行っていく。 
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 6.2 低角度断層の発生条件と発達機構 

 6.2.1 低角度断層の発生条件 

 

 中央構造線沿いの低角度断層の発達に関して調査をすすめてきた結果，低角度断層の発達域では

圧縮応力に関する規制と，物質に関する規制が存在していることが明らかになった。ここでは，低

角度断層の発生場の条件についてまとめる。 

 

 (1) 圧縮応力に関する条件 

 

 中央構造線活断層系の地表トレースは一般に直線状で，多少の湾曲を伴う場合も滑らかな曲線を

描いている場合が多い（例えば，水野ほか，1993）。しかし活断層の両端では一般走向に対して多

少方向を変え，次の活断層に移る場所では分岐断層が発達していたり，断層の平面形が大きく屈曲

していたりする（岡田，1970）。このような屈曲部では，断層の横ずれ運動に伴い屈曲部周辺に斜

め短縮の応力場が形成され，拘束性屈曲（狩野・村田，1998）となっている可能性がある。【第 3

章】で述べた三野地域はこの傾向が顕著で，池田断層－三野断層の接続部周辺に低角度断層が広い

範囲にわたって連続的に発達していることが確認されている。同じく【第 3 章】で述べた美馬地域，

【第 4 章】で述べた池田町井ノ久保の周辺でも，活断層の平面形から同様の傾向がうかがわれる。 

 以上から，低角度断層の出現には次の応力条件の関与が考えられる。 

 

 

  低角度断層の発生に関与する応力条件 

条件① 拘束性屈曲における横ずれ断層運動に伴う圧縮応力 

 

  

 また本地域において山地－平地境界を活断層が通過する場合，山地側が中央構造線断層運動に伴

う隆起側となる。このとき，隆起する山体は低地側に対して重力的に不安定になるうえ，山体その

ものの荷重も山麓の活断層に作用することが考えられる（加藤・千木良，2009）。このような力も，

低角度断層の形成に影響を及ぼすことが考えられる。 
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第 6 章 

(2) 物質に関する条件 

 

2.8 節で述べたとおり，徳島・愛媛県境をなす境目峠以東では断層面が北に 45°以下の傾斜を示

す低角度断層が各地で記載されている（水野ほか，1993）。徳島県域において東から西に見ていく

と，切畑断層（岡田，1970；中野ほか，1973），父尾断層で複数箇所（須鎗・阿子島，1978），井口

断層の南側の断層（野村谷川の左岸）（槇本ほか，1968），荒川断層（荒川衝上）（須鎗・阿子島，

1978），中上露頭の断層（中野ほか，2001 など）および荒川低角度断層（加藤ほか，2007），芝生

衝上（中川・中野，1964a）およびその周囲の低角度断層群（加藤・横山，2011），池田断層（白地

衝上）（中川・中野，1964b；Kato and Yokoyama, 2014）で，低角度断層が発見されている。 

その最大の特徴は，基盤岩（大部分が和泉層群）が新期堆積物の土柱層に衝上している点である。

換言すれば，基盤岩が未～半固結堆積層と接触する地点（地域）で低角度断層が形成されている。

このことは，【第 2 章】でレビューした伊藤ほか（1996），堤ほか（2007）などによる物理探査の結

果からも示されている。【第 3 章】の三野地域，美馬地域の調査・検討結果からは，平地側の土柱層

の変形が低角度断層の発達に大きく影響していることが示唆された。このように，低角度断層の形

成には低地側の未固結・半固結堆積物の存在が大きな条件となり得る。 

以上から，低角度断層の出現には次のような物質条件の関与が考えられる。 

 

 

  低角度断層の発生に関与する物質条件 

条件② 平地側に非固結堆積物が分布すること 

 

 

 

図 6.2.1.1 四国中～東部における低角度断層露頭の位置 

（矢印は低角度断層の傾斜方向，数値は傾斜角度を示す。出典は水野ほか（1993）による。） 
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 (3) 低角度断層の発生場の条件 

 

 以上のとおり，本研究地域である四国の中央構造線沿いの低角度断層の発生場について，「応力条

件」と「物質条件」の２つがあると考えられる。そして「応力条件」「物質条件」の双方が同時に生

じた場合に低角度断層が形成される可能性が大きくなると考えられる。 

 

 

 

なお物質条件に関する補足として，次のことを考えている。本論で低角度断層を検討した各地域

（三野地域，美馬地域，井ノ久保地域）では，平地側の構成地盤の層理面がいずれも水平または極

めて緩い傾斜であった。そしてその層理面には例外なく層面断層が形成されており，層面断層は低

角度断層の変形に大きく影響していることが考えられた。このことから物質条件として，平地側の

構成地盤は水平または極めて緩い地質構造を有することが必要である可能性が高い。

低角度断層の発生条件 

応力的条件 

条件 1 横ずれ断層運動に伴う拘束性屈曲による圧縮応力 

物質的条件  

条件 2 平地側に非固結堆積物が分布すること 

☆低角度断層は「応力条件」「物質条件」が同時に満足する時に発生する。 
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 6.2.2 低角度断層の発達機構 

 

 前項のとおり，応力条件と物質条件が共に満足された状態であれば，低角度断層が形成される可

能性が高まる。この時にどのような機構で断層が低角度化していくのだろうか。 

 山地－平地境界断層を挟んで平地側に土柱層のような未～半固結堆積物（以下，このような堆積

物を本論では非固結堆積物と記す）が分布する場合，平地側の堆積物は山地側の和泉層群のような

岩盤に比べて強度が著しく小さく，両者の間には強度差が生じる。このため山体が隆起するに従い，

相対的に強度の小さい平地側の堆積物は山地側の岩盤に押され一方的に変形・短縮する。具体的な

仕組みとしては，堆積物中の層面断層やドラッグ褶曲の発生により物質の移動・変形が生じ，境界

断層面の近傍では堆積物が占める体積が縮小していく。これにより山地側の岩盤は次第に平地側に

進出していき，結果的に両者の境界面が低角度断層として形成していく。低角度断層は，元来高角

度であった地質境界断層がその場で倒れるように変形するのではなく，その発達の過程で深部の高

角度断層が浅所に向けて低角度の断層面を作っていく（図 6.2.2.2）。すなわち，深部で高角度であ

った断層が地表付近で初生的に断層運動によって低角度化したものが，本地域で低角度断層面を持

つ地質境界断層（衝上断層）である。 

 なお，中野ほか（2001）などが示した美馬地域の中上露頭での観察事実（【第 3 章】にてレビュ

ー）から，平地側の堆積物の粒度により断層面の傾斜が変化することが示されている。すなわち，

礫層などの粗粒層のところでは非固結堆積物が変形しにくく，境界断層面は高角度で立ち上がって

いる。その一方で，細砂やシルトなどの細粒層のところでは変形が比較的容易に生じるため，境界

断層面は堆積物中の層面断層を伝って低角度（場合によっては水平）に発達する（図 6.2.2.1）。こ

のような機構により，山地側の基盤岩と平地側の非固結堆積物が接する低角度断層面は，高角度の

部分と低角度の部分が繰り返されることとなり，非常に凹凸に富むことになる（図 6.2.2.2）。 

 

 
図 6.2.2.1 平地側堆積物の粒度により変化する低角度断層の概念図 

礫層部は比較的高角度，シルト層部は層面断層に沿って断層が発達する。 

堆積物は断層面に引きずられてドラッグ褶曲を形成する。 
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図 6.2.2.2 四国東部における低角度断層の発達モデル 

中上露頭における中野ほか（2009）の概念に基づき作図。 
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 6.3 衝上断層と地すべりの識別 

 

過去には，中央構造線沿いに発達する衝上断層が地すべりのすべり面と誤認されてきた。そこで

本論の【第 5 章】では，断層やすべり面の露頭記載や粘土研磨試料の観察結果に基づき，露頭スケ

ール，標本スケール，そして顕微鏡スケールでの断層ガウジとすべり面粘土の識別を試みた。 

その結果，両者の間には有意の差異は認められず，その識別が困難であることが明らかになった。

なお和泉層群同士，または和泉層群と土柱層が断層接触している部分に出現する粘土試料のうち，

いくつかのものは三波川結晶片岩起源の破砕岩片の混入が確認されたことから（5.6 節参照），この

ような岩片が混入している断層は，地下深部における和泉層群と三波川結晶片岩類の地質境界とし

ての中央構造線に連続しているものとして判定される。 

ここで，上記（露頭記載や粘土研磨資料の観察）以外の手法による低角度断層と地すべりの識別

法について検討する。一般に地すべりなど重力に伴う岩盤の変形現象には，開口亀裂が伴われるこ

とが知られている（例えば，Chigira, 1992；横山，1995）。本論で低角度断層と結論付けた三野地

域の芝生衝上～花園地区，荒川地域の荒川衝上，中上露頭，井ノ久保地域の白地衝上などは，いず

れも上盤の衝上岩体に開口亀裂は認められていない。一方で，【第 4 章】で扱った井ノ久保地すべり

およびその東方のシンヤマ，および美馬地区の中野谷川西地すべりでは，開口亀裂の顕著な発達が

確認された。このことから，低角度断層地域における地すべり岩体と衝上岩体の識別に対して最も

有効な方法は，岩盤中の開口亀裂の有無と考えられる。また，上述の各地域には地すべり地形の有

無も有効な判定材料となる。 

井ノ久保地すべり（【第 4 章】）のように低角度断層をすべり面として活動している地すべりは，

低角度断層の認識が困難なため，厄介な存在である。このような地すべりについては，地すべり周

辺の地盤情報から低角度断層の存在を推定する必要がある。地すべり地形範囲外の側方に低角度断

層が存在していたり，地すべり地形が活断層の地表トレースを跨いでいたりする場合には，低角度

断層面がすべり面に転じている可能性がある。そのような地域では，低角度断層の断層面の走向・

傾斜を推定し，低角度断層とすべり面の関係を検討する必要がある。

233



第 6 章 

 6.4 低角度断層に起因する応用地質学的諸問題 

 

【第 4 章】に記した井ノ久保地すべりの事例では，山地の脚部に発達する中央構造線衝上断層の

運動時に山麓部の斜面が平地側に押し出されることにより，大規模な地すべりが発生する機構が示

された。これは中央構造線の断層運動の結果生じた低角度断層が，そのまま地すべりのすべり面と

なり，また断層運動が地すべりの誘因となった例である。 

四国地方の中央構造線沿いの山地－平地境界では多数の大規模地すべりが存在しており（図

6.4.1），これらの多くは中央構造線を越えてその反対の平地側に到達している。このうち長谷川

（1992c）などにより指摘された四国東部（徳島県域）の讃岐山脈南麓の大規模地すべり（例えば切

幡丘陵など）は，地すべりの存在が土柱層の分布と非常に密接である。このことからこれらは井ノ

久保地すべりと同様の機構，すなわち，テクトニックな断層運動に由来する衝上断層の運動がその

まま地すべり変動に引き継がれ，地すべりの引き金となる機構が考えられる。 

徳島・愛媛県境の境目峠よりも西方の愛媛県域では，徳島県域とは異なり，中央構造線南側の三

波川結晶片岩類が相対的に隆起している（岡田，1973b）。水野ほか（1993）の「中央構造線活断層

系ストリップマップ」や長谷川（1992c）による図 6.4.1（「川之江」付近）にも示されているとおり，

愛媛県域の中央構造線沿いでは，同構造線に南接する北向き斜面において地すべり地形が多く確認

されている。これについても，地すべりの発達は鉛直成分の断層運動と密接な関係があると考えら

れる（加藤・千木良，2009）。 

このような機構を持つ地すべりは，必ずしも全ての低角度断層で発生している訳ではない。荒川

地域の三野断層（【第 3 章】）を例にとれば，中野谷川西岸の山麓斜面には大規模地すべりが発達し

ているが，中野谷川東岸のいわゆる「荒川衝上」（須鎗・阿子島，1978）や，上記地すべり地に西

接する中上地区には，地すべり地形が確認されないこと，岩盤の開口亀裂が確認されないことなど

から，地すべりは発達していないと判断される。 

 

 

図 6.4.1 四国における大規模地すべりの分布（長谷川，1992c） 

234



第 6 章 

低角度断層地域における地すべり発生の有無や発生場の違いに関しては，さらなる検討が必要で

ある。一つの仮説としては，背後山体の比高が影響しており，比高が大きいほど地すべりとして滑

動しやすいことが推定される。また，そのような箇所は将来の断層運動時に滑動する可能性がある。 

低角度断層と大規模地すべりに関する問題は，四国地方に限られたものではない。その代表的な

ものは，本研究で引用した大阪層群周辺の山地－平地境界断層の例（横山，2000）である（図 3.5.3.1）

である。また表 6.4.1 には，我が国における山地側の岩盤等と平地側の新期堆積物が低角度で接し、

衝上断層として活動している活断層の例を抽出した。これらの活断層では，地震発生時に山地側が

隆起することにより，上述と同様の機構を持つ地すべりが発生する可能性が強く考えられる。 

 

表 6.4.1 四国以外の地域に分布する主な低角度活断層 

地点名 断　層　名
断層面の

傾斜角度
断層関係（上盤/下盤） 出　　典 備　　考

秋田県横手盆地 横手盆地東縁断層帯　千屋断層 30-60 中新統真昼川層/鮮新～下部更新統千屋層 楮原ほか (2006) flat ramp構造

山形県庄内平野 庄内平野東縁活断層系　松山断層 35 新第三系北俣層ほか/第四系庄内層群 加藤ほか （2006）

新潟県十日町盆地 十日町盆地東縁断層 0-40? 更新世後期～完新世の段丘面を切る 太田ほか (2010)

長野県大町地域 糸魚川静岡構造線活断層系　松本盆地東縁断層 26-28 更新統大峰累層/完新統 松多ほか (2007)

長野県富士見地域 糸魚川静岡構造線活断層系　青柳断層 15-55 先新第三系/完新統 松多ほか (2007) slip partitioning現象

長野県伊那盆地 伊那谷断層帯 30-45 先第三系/第四系堆積物 岡田ほか (2007)

三重県鈴鹿山地 鈴鹿山地東縁断層 衝上 中古生界/鮮新-更新統 石山ほか (2007)

紀伊半島 中央構造線 20 白亜系和泉層群/更新統菖蒲谷層 吉川ほか (1992)

紀伊半島 中央構造線 30-40 白亜系和泉層群/更新統菖蒲谷層 加藤ほか (2007)

福岡県宗像市池田 （尾崎ほか（1993）の地質断層） 28 古第三系池田層堆積岩/段丘礫層 中村・水野 （2012）

※「断層面の傾斜角度」での斜字は図上から読み取った角度。  
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 6.5 活断層地域における防災的・土木地質学的問題点と提言 

 

 四国東部の中央構造線沿いの地域では，かつて衝上断層として報告された中央構造線沿いの断層

露頭について，その後現在に至るまで地すべりや重力性の変動現象などと誤認され，その本質に関

して詳細な記載や議論がなされない状態で放置されてきた。しかし本研究の結果，それは中央構造

線の一部としてテクトニックな運動をなしていることが明らかになった（【第 3－4 章】）。 

本節では，このような低角度断層沿いで考えられる防災的・土木地質学的問題点を考察し，提言

を行っていく。 

 

 

 6.5.1 防災的問題点 

 

 近年各地の山地－平地境界における活断層の活動では，低角度の地表地震断層が発生しており，

断層面の低角度化の認識は地震防災のうえで重要である。 

【第 4 章】では，衝上断層の運動がそのまま地すべり変動に引き継がれ，大規模地すべりを発生

させる機構が本研究で明らかになった（図 6.5.1.1）。この機構による地すべりは，中央構造線の断

層運動が発生する時，すなわち中央構造線活断層系を震源とする地震が発生するときに，新規に発

生したり，すでに形成されている地すべりが再活動したりするものと考えられる。 

井ノ久保地すべりの事例（【第 4 章】）では，本来，和泉層群の斜面としては地すべりが起こりに

くい傾向にある受け盤または“横盤”斜面において発生している。すなわち，従来の概念では地す

べり発生を想定されないような斜面でも，中央構造線を震源とする地震時には大規模地すべりが発

生する可能性が大きくなり，注意が必要である。 

 

 
図 6.5.1.1 低角度断層が素因・誘因となる地すべりのモデル図 
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6.5.2 土木地質学的問題点 

 

 一般に断層沿いには断層破砕帯が形成されるが，低角度断層の破砕により生じた破砕帯を地すべ

りによる破砕と誤って認定する可能性がある。両者はその発達機構や発生・影響範囲が大きく異な

る。すなわち，断層破砕帯は断層に沿って平面的な広がりを有するともに，それは地下深部まで達

している。一方の地すべりによる破砕部は地すべりの範囲内のみで完結し，深さ方向の広がりも限

定的である。 

断層ガウジと地すべり粘土は，【第 5 章】で述べたとおり露頭や標本スケール，顕微鏡スケールで

の識別が困難である。この両者を誤って判断することが，断層破砕帯と地すべりによる破砕の誤認

につながる恐れがある。このことは，土木事業においては大きな問題である。誤った解釈に基づく

地質平面図や断面図が作成され，それにより支持地盤・基礎地盤が誤って設定されるためである。

この場合，工事開始後の大幅な設計修正や施工ストップ，構造物の供用開始後の損壊や，思いがけ

ない災害の発生に結び付く恐れがあり，公共の福祉にとって大きな不利益になることが予想される。 

 

 

6.5.3 活断層地域における防災的・土木地質学的提言 

 

日本列島では活断層の運動がしばしば山地と平地の分化に関係していて，山地と平地との境界に

活断層が走っている。そこでは，断層運動で山地が隆起することにより山地が重力的に安定化し，

また平地側は沈降しそこには新しい堆積物が堆積していく。断層が山地側の基盤岩と平地側の非固

結堆積物との境界まで成長したとき，断層はしばしば低角度化する。断層の低角度化は造構変形に

重力変形が重複して起こる現象であることから，このようにして形成された低角度断層（衝上断層）

はテクトニック/ノンテクトニックの二面性をもっているということができる。さらに，衝上断層の

運動センスはそこで起こる地すべりのセンスと調和的であるために，断層運動が地すべり変動にそ

のまま引き継がれ，活断層面が地すべり面に転化することもあり得る。 

低角度断層に関わる防災的・土木地質学的問題を低減させるためには，テクトニックな低角度断

層と地すべりによるすべり面を識別することが必要である。本論では両者の識別の可否を検討した。

その結果，露頭スケール，標本スケール，顕微鏡スケールでは両者の構造や組織に有意の差異を確

認することができず，低角度断層とすべり面の識別は困難であるとの結論を得た。 

このことから低角度断層（衝上断層）と地すべりの識別には，周辺の地形的特性や地質性状など

を総合的に判断し，検討していくことが大切である。すなわち，地表地質踏査や地形判読，あるい

は物理探査等による基本的な調査によるデータが重要な鍵となる。また，詳細な調査にも関わらず

低角度断層と地すべりの識別ができない場合も十分に考えられ，その場合は双方の可能性を視野に

入れて，事業を進める必要があると考える。 

表 6.5.3.1 に，テクトニックな低角度断層予測のためのチェック項目を示す。 
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表 6.5.3.1 低角度断層予測のためのチェックリスト 

一つでも該当があれば，低角度断層の存在を疑う必要がある。 

チェック項目 チェック 

1 山地－平地境界を通過する活断層が存在しないか。   

2 

既存文献等に，低角度断層露頭の報告がないか，あるいは断層面の走向・傾斜に著

しい変化がないか。断層面の走行・傾斜に著しい変化がみられる場合は注意が必要

である。 

  

3 
基盤岩と非固結堆積物が断層関係にないか。または堅硬な岩盤と脆弱な岩盤が断層

関係で接していないか。 
  

4 平地側の非固結堆積物に著しい構造変化や変形がないか。   

5 断層の地表トレースが拘束性屈曲や拘束性のオーバーステップをなしているか。   

6 山体頂部に二重山稜，線状凹地，山頂緩斜面がみられないか。   

7 リニアメントの乱れ（不自然な分岐・蛇行など）がみられないか。   

8 地すべりが活断層の地表トレースを跨いでいないか。   

9 山麓部における地すべり地形の末端位置が揃っていないか。   
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 6.6 本章のまとめ 

 

 本章をまとめると以下のとおりとなる。 

 

(1) 深部で高角度であった断層が地表付近で初生的に断層運動によって低角度化したものが，本

地域で低角度断層面を持つ地質境界断層（衝上断層）である。 

 

(2) 山裾を走る活断層はしばしば山地と平地を分化させており，そこでは造構変形に重力変形が

重複することによって活断層が低角度化している。そのようなところでは断層面が山地向き

に低角度で傾斜している。 

 

(3) 四国地方に限らず，日本各地に存在する山地－平地境界断層が発達する地域では，低角度断

層に沿う衝上断層運動が山麓部の地すべり運動に転化し大規模地すべりが発生することが

想定され，防災上の問題点である。 

 

(4) 山地－平地境界に発達する衝上断層は，露頭スケール，標本スケールまたは顕微鏡スケール

では，地すべりのすべり面との見分けが困難である。これにより，テクトニックな現象によ

り形成されたはずの低角度断層がノンテクトニックな現象である地すべりのすべり面と誤

認されることがあり，これは土木地質学的な問題点である。 

 

(5) テクトニック断層（衝上断層）とノンテクトニック断層（地すべりのすべり面など）の識別

には，周辺の地形的特性や地質性状などを総合的に判断し，検討していくことが大切である。 
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第 7 章 総 括 

  

 日本列島では活断層の運動がしばしば山地と平地の分化に関係していて，山地と平地との境界に

活断層が走っている。そこでは，断層運動で山地が隆起することにより不安定化し，また平地側で

は沈降が生じ，そこには新しい堆積物が堆積していく。この一連の現象は山裾を走る断層に対して

様々な影響を与えており，その一つの現象として本論では高角度の断層面が地表付近で低角度化し，

衝上断層が発達していることを明らかにした。 

 本論は 6 つの章から構成される。各章における検討結果は次のとおりである。 

 

(1) 第 1 章 

第 1 章は序論である。本研究の背景および目的を述べた。 

 

(2) 第 2 章 

第 2 章では四国地方の中央構造線に関するレビューを行った。本章では，主に四国地方の

中央構造線に関する一般的知見のほか，活断層の地表構造に関する問題点に着目し，資料を取

りまとめた。 

活発な活断層として知られている四国の中央構造線は断層面の構造や傾斜角度に関して大

きく議論が分かれており，かつて中央構造線沿いの衝上断層とされた低角度断層露頭が，現在

は地すべりのすべり面と判断されているものも存在している。断層およびそれに接触する地質

体の関係に着目し，低角度断層の分布特性についてとりまとめた結果，四国東部（徳島県域）

の中央構造線沿いでかつて低角度の中央構造線として報告されてきた低角度断層は全て，山地

側（北側）に分布する白亜系和泉層群の岩盤と，平地側（南側）に分布する第四系更新統の未

～半固結堆積物である土柱層の境界に発達していることが明らかになった（横山・加藤，2004）。 

 

(3) 第 3 章 

第 3 章では徳島県三好市三野町で報告された「芝生
し ぼ う

衝上」（中川・中野，1964a）の周辺地

域（三野地域）を例として，詳細な地表地質踏査および露頭観察を行い，低角度断層と土柱層

の関係を調査した。その結果，低角度断層の近傍の土柱層には特徴的にドラッグ褶曲が形成さ

れているほか，礫層に挟まれるシルト薄層に沿って層面断層が形成されていることを記載した。 

 隣接する徳島県美馬市東部における中野らの調査結果（中野ほか，2001，2009；中野・横

山，2002 など）を踏まえて検討した結果，横山（2000，2007）が示した大阪平野周辺部にお

ける事例と同様に，低角度断層の発達において平地側の未～半固結堆積物の変形が重要な役割

をなしていることが明らかになった。 

本章の成果をまとめると，次のとおりとなる。 

① 三野地域の芝生衝上，美馬地域の中上露頭（中野ほか，2001）や荒川衝上など，広い

範囲で低角度の地質境界断層が断続的に発達している（加藤ほか，2009）。 
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② 本地域における低角度の地質境界断層は岡田（1973b）や水野ほか（1993）が示唆する

ような，高角度断層が二次的に低角度化したもの，あるいは山崩れや地すべりにより形

成されたものではない。その理由は，特定の地すべり範囲を除き，上盤の和泉層群には

重力性斜面移動に特有の開口亀裂の発達が認められないほか，その上位を覆う上盤土柱

層の水平な構造が乱れていないためである。 

③ 三野地域にみられる池田断層－三野断層の接合部では，拘束性屈曲による顕著な圧縮領

域が形成されている。ここでは中央構造線活断層系の右横ずれ断層運動に伴い，圧縮応

力が作用している。美馬地域では不明瞭ながら圧縮領域が形成されている可能性がある

（加藤・横山，2011）。 

④ 本地域の低角度断層は和泉層群－土柱層の地質境界部で限定的に確認され，低角度断層

下盤に分布する土柱層は一方的に変形・短縮している。これは，中央構造線の断層運動

に伴う北側隆起成分により山地側から圧迫を受けることに加え，拘束性屈曲による圧縮

応力を受けることにより，和泉層群に比べて相対的に強度の小さい土柱層の内部で生じ

た現象である（加藤・横山，2011）。 

⑤ 地質境界断層よりも低地側の土柱層の変形・短縮に伴い，地質境界断層は低地側に押し

寄せていく。水平な構造を有する土柱層に初生的に存在する弱層（シルト層）に沿って

層面断層が発生し，境界断層上盤の和泉層群が谷向きに押し出すことにより，低角度の

地質境界断層が形成され，衝上断層（テクトニックな成因をもつ低角度断層）が発達す

るモデルを提唱した（加藤・横山，2011）。 

 

 

(4) 第 4 章 

第 4 章は中央構造線に沿って発達した巨大な地すべりである徳島県三好市池田町の井ノ久

保地すべりに対して詳細なルートマップ作成による地表地質踏査を行い，従来地すべりを切断

して横切るとされていた中央構造線活断層系池田断層は実際には地すべりを切断しておらず，

活断層は地すべりのすべり面の位置を低角度断層として走っていることを示した。本章での検

討により，テクトニックな断層である中央構造線の低角度断層（衝上断層）が，地すべりのす

べり面というノンテクトニックな現象に移化し，その結果として流れ盤でないにも関わらず巨

大な地すべりが発生する機構を持っている（加藤，2000；加藤・横山，2001）ことが明らか

になった。 

本章の成果をまとめると，次のとおりとなる。 

① 井ノ久保地区の周辺では，池田断層が地下浅部（地表付近）において低角度で存在して

いることを確認した。この低角度の断層を，高角度で地下深部から地表に達するとされ

る池田断層と区別するために，本研究では池田低角度断層と呼んだ。中川・中野（1964b）

がかつて報告し，その後否定されていた白地衝上は実際に存在が確認され（Kato and 

Yokoyama, 2014），それは池田低角度断層の一部であると考えた。 

② 池田（低角度）断層が活動すると，断層北側の隆起成分がそのまま山麓では斜面の押出
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し成分となる。すなわち，断層上盤の斜面は直下の断層に沿って谷に向かってせり出す。

その時，断層運動は地すべり運動に転化し，井ノ久保地すべり（LS3）が発生した。山

地－平地の境界部に存在する衝上断層（活断層）は巨大地すべりの素因・誘因になり得

る。 

③ 井ノ久保地すべりは池田断層に切断されていないことを，詳細な地表地質踏査から明ら

かにした。池田断層が井ノ久保地すべりを切断するとかつて認定させた地形的根拠のう

ち，井ノ久保地すべり中腹の直線的な崖は，LS3 発生の後に続いてその背後に発生した

LS2 の末端部と考えた。また池田断層通過の地形的根拠とされた井ノ久保地すべり西縁

を流れる落倉谷の屈曲は，地すべりの発生に伴う流路の変更によるものと判断した。 

④ 本件と同様に，地表付近で低角度化した中央構造線がすべり面に移化した地すべりとし

て，同じ池田断層東方のシンヤマや西方の船戸地区，徳島県美馬市西部の中野谷川西地

すべりが考えられる（横山・加藤，2004）。 

 

(5) 第 5 章 

中央構造線沿いの低角度断層は，これまでに明確な根拠なしに地すべりによるすべり面など

と誤認されてきた。その大きな理由として，露頭スケールでは断層面とすべり面の識別が困難

であることが挙げられる。そこで本章では，標本スケール・顕微鏡スケールで断層岩類および

すべり面粘土の記載を行い，両者の識別ポイントの抽出に取り組んだ。その結果，ともに地表

付近の低封圧条件で形成された低角度断層とすべり面には類似した特徴が認められ，両者を識

別するポイントが無いことが明らかになった。すなわち，低角度断層とすべり面を数 m 規模

の範囲内で識別することは極めて困難であるとの結論に達した。 

本章の成果をまとめると，以下のようになる。 

① 断層岩類に関して，最終変形履歴の違いにより，地下深部の高圧条件下での変形構造を

残すもの（タイプ A）と，地表付近の低圧・高含水条件下での変形構造を残すもの（タ

イプ B）に区分が可能である。 

② 中央構造線の低角度地質境界断層，および中央構造線沿いに発達する地すべりのすべり

面に共通して，非対称微小構造は認められない。その一方で，粘土分が隣接区域の亀裂

や空隙に貫入する特徴的な組織が，双方にみられる。 

③ 中央構造線の低角度地質境界断層と，中央構造線沿いの地すべりのすべり面を識別する

指標は，露頭スケール，標本スケール，顕微鏡スケールでは発見できない。 

④ 徳島県域の中央構造線沿いの断層露頭において，断層ガウジの内部に三波川結晶片岩起

源物質が認められる場合は，その断層が地下深部の和泉層群/三波川結晶片岩類の境界断

層に連続していることが想定される。すなわち，断層ガウジへの三波川結晶片岩起源物

質の混入は，その断層が中央構造線と連続していることを示唆する。 

 

(6) 第 6 章 

本章は「総合解析」と題し，本研究の成果のとりまとめを行った。そしてその結果から，低
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角度断層に起因する応用地質学的諸問題を検討し，活断層地域における防災的・土木地質学的

問題点と提言を行った。 

本章の内容をまとめると，以下のとおりとなる。 

① 山裾を走る活断層はしばしば山地と平地を分化させており，そこでは造構変形に重力変

形が重複することによって活断層が低角度化している。そのようなところでは断層面が

山地向きに低角度で傾斜している。 

② 山地－平地境界断層が発達する地域では，低角度断層に沿う衝上断層運動が山麓部の地

すべり運動に転化し大規模地すべりが発生することがあり，防災上の問題点である。 

③ 山地平地境界に発達する低角度断層は，露頭スケール，標本スケールまたは顕微鏡スケ

ールでは，地すべりのすべり面との見分けが困難である。これにより，テクトニックな

現象により形成されたはずの低角度断層がノンテクトニックな現象である地すべりのす

べり面と誤認されることがあり，これは土木地質学的な問題点である。 

④ 低角度断層と地すべりの識別には，周辺の地形的特性や地質性状などを総合的に判断し，

検討していくことが大切である。 
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