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３．６ 野坂・集福寺断層帯（集福寺断層）の調査 

 

(1) 業務の内容 

 

(a) 業務題目 野坂・集福寺断層帯（集福寺断層）の調査 

 

(b) 担当者 

所属機関 役職 氏名 

国立研究開発法人産業技術総合研究所 研究員 白濱 吉起#1 

#1 令和３年９月まで担当者。 

 
(c) 業務の目的 

野坂・集福寺断層帯の一部を構成する集福寺断層は、地震発生履歴や平均活動間隔

等の基礎データが不足しており、地震発生確率が不明な活断層とされている。活断層

で発生する地震に対する防災・減災の観点からは、可及的速やかに当該活断層の詳細

を明らかにし、地震発生確率を算出することが重要である。本事業では地震発生確率

の算出に資する平均変位速度を明らかにするために必要なデータの取得を目的とす

る。当該断層は断層に沿った段丘面を下刻する河川から変位量が計測されるが、段丘

面が古く、従来手法では編年ができない。そのため、本事業では宇宙線生成核種年代

測定による編年を試みる。 

 

(d) ３ヵ年の年次実施業務の要約 

1) 令和元年度： 

対象地域の既往成果の整理を行った。対象地域を含む面積６km2 の範囲で航空レー

ザー計測を実施した。取得データの解析により詳細な断層変位地形の判読を行った。

２地点で段丘面の編年を実施した。うち１地点では、ピット調査を４箇所で実施し、

火山灰分析による編年を試み、もう１地点では宇宙線生成核種年代測定による編年

を試みた。７箇所で宇宙線生成核種年代測定を用いた流域侵食速度の分析を行い、断

層変位地形との関係を検討した。宇宙線生成核種年代測定を用いた断層活動性評価

の検証として六甲・淡路島断層帯において９箇所から流域侵食速度の分析のための

試料を採取した。これらに基づいて、集福寺断層の平均変位速度を検討した。 

2) 令和２年度： 

なし 

3) 令和３年度： 

なし 

 

(2) 令和３年度の成果 

なし 
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(3)令和元年度～令和３年度の成果 

(a) 業務の要約 

 野坂・集福寺断層帯（集福寺断層）（以下、集福寺断層という）は北西－南東方向に約 10 

km 延びる左横ずれ断層である。滋賀県長浜市沓掛地区周辺においては、集福寺断層は沓掛

面を下刻する小河川に系統的な左横ずれ変位を与えている。本事業では、集福寺断層の左

横ずれ変位速度の解明を目的として、沓掛面を対象に活断層調査を実施した。まず、沓掛

面や周辺の山岳地形における変動地形を把握するため、断層に沿って長さ４km、幅 1.5 km

の範囲を対象に航空レーザー測量を実施し、数値地形データ（１m メッシュ）を作成した。

地形データを元にした判読の結果、沓掛面を下刻する河川に約 104 m の系統的な左横ずれ

変位が確認された。さらに、沓掛面を構成する沓掛砂礫層及び基盤の花崗岩の分布や変形

を把握するため、地質調査を行った。結果、沓掛砂礫層の分布や変形が明らかとなり、沓

掛面が離水して以降の変位が蓄積されていることが明らかとなった。宇宙線生成核種（10Be）

を用いた分析の結果、沓掛面について 160〜240 ka の表面照射年代が得られ、横ずれ変位

量から 0.43〜0.65 m/千年の左横ずれ変位速度が得られた。平均変位速度は集福寺断層の

活動度がＢ級であることを示している。 

 

(b) 令和元年度の業務の成果 

1) はじめに 

 野坂・集福寺断層帯は滋賀県長浜市西浅井（にしあざい）町集福寺（しゅうふくじ）付

近を南端とし、敦賀半島の南西縁に沿って北西－南東方向に約 41 km 延びる断層帯である

（図１；地震調査推進本部地震調査委員会，2003）。このうち、敦賀付近を境に北西側の約

31 km が野坂断層帯、南東側の約 10 km が集福寺断層と呼ばれる。集福寺断層はほぼ JR 北

陸本線に沿って山間部に明瞭なリニアメントとして認められ、複数の河川に系統的な左横

ずれ変位を与えている。とくに、西浅井町沓掛（くつかけ）地区付近では、断層と交差す

る河川が系統的に左に屈曲する様子が認められる（図２）。上下変位方向は概ね北東上がり

であるが（東郷・仲川，1973；滋賀自然環境研究会編，1979）、集福寺地区から沓掛地区に

かけては南西上がりの逆向き断層崖が認められる（活断層研究会編，1991；岡田・東郷編，

2000；岡田・他，2005）。 

 本断層周辺では、集福寺地区から福井県敦賀市新道野（しんどうの）地区にかけて国道

８号線に沿って段丘面が分布する。東郷・仲川（1973）では、新道野付近の段丘面を新道

野面、沓掛付近の段丘面を沓掛面と呼称しており、本報告においてはこれらの呼称を踏襲

する。集福寺断層周辺では北東側にジュラ紀の美濃－丹波帯に属する在原コンプレックス

と呼ばれる堆積岩が分布し、南西側に白亜紀後期〜古第三紀の江若花崗岩が分布する（栗

本・他，1999）。江若花崗岩と在原コンプレックスの境界線は概ね集福寺断層の約 300〜500 

m 北東側に並行して延びる。沓掛面は沓掛砂礫層と呼ばれる河川性の堆積物で構成され、

基盤の江若花崗岩を直接覆っている（東郷・仲川，1973；松浦，1999）。東郷・仲川（1973）

では、集福寺断層の活動によって沓掛地区付近が沈降した結果、集福寺地区付近で大川の

閉塞が生じ、沓掛面が形成されたと推定した。そのため沓掛面は山地内の限られた地域に

のみ分布し、他地域との厳密な対比は難しい。滋賀自然環境研究会編（1979）では、沓掛

面は琵琶湖周辺の高位段丘面の一つに分類されており、その分類に則ると形成時期は 15〜
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20 万年前と推定される。東郷・仲川（1973）は、新道野付近の露頭において沓掛砂礫層の

基盤に断層を挟んで約 30 m の上下変位が生じていることを報告している。この上下変位

量と沓掛砂礫層の堆積年代からおおよその上下変位速度は 0.15〜0.20 m/千年と見積もら

れる。本断層において横ずれ変位が卓越することを考慮すると、横ずれ変位速度はそれよ

り大きいと考えられるが、活動度はＢ級と評価されている（活断層研究会編，1991；岡田・

東郷編，2000）。これまで沓掛面についての直接的な編年は行われていないため、横ずれ変

位が明瞭であるにも関わらず活動性に関する具体的な数値は得られていない。 

 そこで本調査では、集福寺断層の活動性の解明を目的として、沓掛面の離水年代の推定

を試みる。沓掛砂礫層には、周囲の江若花崗岩中の脈石英や、堆積岩中の脈石英およびチ

ャートを起源とする石英が豊富に含まれる。そのため離水年代の推定には、宇宙線生成核

種を用いた表面照射年代測定手法を用いる。加えて、航空レーザーを用いた精密測量によ

り１m メッシュのデジタル標高データ（DEM）を作成し、横ずれ変位量を計測することがで

きる。これらから平均変位速度が得られる。 

 また、横ずれ断層においては、流域長と横ずれ変位量の間に正の相関関係があることが

報告されている（松田，1975）。この関係を用いることで、山地内の横ずれ断層について活

動度を評価することが可能である。ただし断層の活動度を推定する場合、流域の侵食速度

は近接地域ではほぼ等しいと仮定される（たとえば Maruyama and Lin, 2000，2002）。こ

れが妥当な仮定であるかについて、集福寺断層において検証を行うとともに、流域長をは

じめとする種々の流域パラメータと横ずれ変位量の相関について調査した。また、令和２

年度における調査のため、六甲・淡路島断層帯（野島断層）において試料を採取した。 
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図１ 集福寺断層の位置 

地震調査推進本部地震調査委員会（2003）の図２に加筆。図郭Ａは図２の範囲を示す。 
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図２ 集福寺断層周辺の地質図 

地形陰影図は地理院地図電子国土 Web（国土地理院，2020）より作成し、５万分の１地

質図「敦賀」（栗本・他，1999）を重ねた。 

 

2） 調査結果 

a) 航空レーザー測量 

 航空レーザー測量は朝日航洋株式会社へ依頼し、1.5 km×4.0 km の範囲内の測量を行っ

た（図３）。測量の際は１m メッシュのデジタル標高データ（DEM）の取得を目的とし、航空

レーザー測量の照射点は、50 cm 四方に１点以上とした。使用機器と測量諸元を表１、表

２に示した。スキャンによって得られたデータは植生や建物の部分を除き、DEM へと変換

した。また、三次元データの座標値との標高誤差を調整するために調整用基準点を設置し

た。調整用基準点は原則として広く平坦な箇所に設置するものとし、本作業では４点設置

し、2020 年２月７日に GNSS による測量を実施した（図３）。調整点による較正の結果、水

平位置精度は 0.2 m 以内、標高の位置精度は 50 cm 以内を満たす結果が得られた。 
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表１ 航空レーザー測量の使用機器一覧 

 
 

表２ 航空レーザー測量の測量諸元 

 

 

 

図３ 航空レーザー計測範囲 

赤の矩形が計測範囲を示す。背景は地理院地図電子国土 Web（国土地理院，2020）。 
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b) 踏査 

 沓掛砂礫層の分布と段丘面の変形を明らかにするため、集福寺断層を中心に地質調査を

行った。また、航空レーザー測量によって得られた１m メッシュの DEM から地表面の変動

地形について調査を行った。得られた地形データを元に作成した沓掛地区周辺の地形図を

図４、集福寺断層周辺の踏査結果、東郷・仲川（1973）、及び５万分の１地質図幅「敦賀」

（栗本・他，1999）を参考に作成した地質図及び地形分類図を図５に示した。主要な沓掛

砂礫層の露頭写真を図６に、新道野面、沓掛面、及び大川の投影地形断面図を図７に示し

た。沓掛面周辺の地形・地質について記述するに当たり、三方ヶ岳南西麓において南西方

向に流下する小河川に R1〜R14 の番号を付与した（図４）。また、それらの河川に隣接する

主要な尾根または沓掛面に RD1〜RD14 の番号を付与した（図４）。 

 集福寺断層は三方ヶ岳南西麓においては、概ね南西側に流下する河川と断層の交点にお

いて、系統的な左横ずれ屈曲が明瞭に認められる。変位様式の分布を元に RD7 面から北側

を北セグメント、RD7 面から集福寺地区までを南セグメントに分類する。北セグメントの

小河川 R3 より北西側では北東上がりの変位が認められ、断層に向かって南西に傾斜する

撓曲変形が認められる。新道野面には、段丘面上に西傾斜の撓曲変形が認められ（図７）、

RD2 面付近から新道野面にかけて集福寺断層にやや並走して約 500〜600 m延びる断層が判

読される（図４）。小河川 R1 から北西側では、集福寺断層は国道８号線を横切り、ほぼ大

川に沿って延びる（図４）。小河川 R1 と R3 の間では、断層は山麓緩斜面と沓掛面の境界を

成す（図４）。小河川 R3 から東側の RD4 面、RD5 面、RD6 面までは沓掛面と山地の境界に沿

って延び、RD7 面付近で沓掛面と交差する。南セグメントの小河川 R7 から集福寺地区まで

は逆向き低断層崖が顕著に認められ、北東落ちの半地溝帯を形成する。RD7 面を境に上下

変位の方向が変化しているように見えるが、全体的な地形から判断すると、概ね北西上が

りの断層が山地との境界に延び、逆向き低断層崖は局所的な伸長によって境界断層から分

岐した断層であり、ネガティブフラワー状の断層構造が推定される。ただし、南セグメン

トにおいて山麓沿いの断層を直接確認できていないこと、沖積面に変位が認められないこ

とから、推定断層とした。 
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図４ 集福寺断層周辺の地形概要 

傾斜量図、段彩図は航空レーザー測量によって得られた１mメッシュの DEM を使用して作成した。コンターは５m間隔。緑線（a〜l）は地形断面の断

面線（図７）。  
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図５ 集福寺断層周辺の地質図 

５万分の１地質図、東郷・仲田（1973）を元に、踏査結果（実線及び点線）を反映して作成した地質図。四角Ａ〜Ｆは図６の写真撮影位置、十字は沓

掛砂礫層底部において花崗岩との境界が確認された箇所を示す。矩形Ｐは図９、矩形Ｑは図 10 の範囲を示す。 
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図６ 集福寺断層周辺の露頭写真 

撮影位置は図５参照。（Ａ）沓掛砂礫層基底部。沓掛砂礫層が花崗岩にアバットして堆積す

る。（Ｂ）沓掛砂礫層基底部。沓掛砂礫層が花崗岩を水平に覆う。（Ｃ）沓掛砂礫層基底部。

沓掛砂礫層が風化花崗岩を削り込む。（Ｄ）沓掛砂礫層下部。礫層が砂泥互層を削り込む、

あるいはレンズ状に挟まれる。（Ｅ）沓掛砂礫層大川上部。泥層を薄く挟む。（Ｆ）沓掛砂

礫層基底部付近の礫層。風化した花崗岩礫を含む。 
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図７ 集福寺断層の地形断面 

地形断面の測線は図４を参照。（Ａ）新道野面の投影地形断面。N60E に投影。（Ｂ）沓掛面

の投影地形断面。N50E に投影。（Ｃ）段丘面及び大川の投影地形断面。沖積面、段丘面の標

高を N40W に投影。 

 

 北セグメントにおいては、主断層は大川に沿って延び、国道８号線と交差した後、沓掛

面を横切る。国道８号線はかつて大川に合流する支流の一つに沿って建設されており、そ

の支流の左岸には約 106 m の左横ずれ変位が認められる。下流側の左岸には沓掛面が残存

していることから、沓掛面離水後の変位が蓄積していると考えられる。RD1 面において、

尾根上に沿って標高が 25〜30 m 高い位置にも沓掛砂礫層と見られる堆積物が連続的に分

布している（図５）。これは、北上がりの変位が生じていたことを示唆しており、これは東

郷・仲川（1973）で周辺の露頭において約 30 m の北上がりの垂直変位が確認されたことと

矛盾しない。小河川 R1 沿いでは左岸側の段丘崖が主断層付近で左に屈曲する。その屈曲量

は 102 m と見積もられる。RD2 面および RD3 面においては、断層の南側に平滑な地形面が

分布する。これらの段丘面は上に凸の形状を示し、断層に向かって北東傾斜する。断層活

動に伴う傾動を示している可能性がある。主断層の北側、国道８号線の北延長には、新道

野面が分布する（図５）。新道野面には西傾斜の撓曲変形が認められ、断層の存在が推定さ

れる（図７）。走向は北西側ほど北方向へ遷移し、主断層から分岐する（図４）。この断層
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と交差する河川には明瞭な屈曲が認められないことから、横ずれ変位成分は小さいと考え

られる。 

 小河川 R3 から R6 の区間では交差する尾根と河川に極めて明瞭な左横ずれ変位が認めら

れる。沓掛面と山地の境界に沿って明瞭なリニアメントが認められることから、断層は境

界に沿って延びるとみられる（図４）。地質調査では断層が沓掛砂礫層を限っており、北東

側には類似の堆積物は認められなかった（図５）。これは、先行研究による報告と一致する

（東郷・仲川，1973；栗本・他，1999）。小河川 R3 は流下方向が断層部で変化しており、

変位量の計測は難しい。沓掛面を下刻する河川自体が南に流れていた可能性が高い。横ず

れ変位量は左岸側の崖の屈曲から計測すると約 60 m となるが、実際はそれより大きいと

考えられる。小河川 R4 は小さい流域が複数合流した谷であり、その流域の規模がどれも等

しいことから沓掛面離水時の主たる流域の判別が難しい。また、河川の流下方向も小河川

R3 同様南向きであり、変位基準が不明瞭である。ここでは、現在小河川 R4 に流入する流

域のうち、もっとも北西に位置する流域が大川に向かって南西方向に流下していたとし、

変位量を約 94 m と見積もった。小河川 R5、R6 と隣接する RD5 面、RD6 面につながる尾根

のみかけの屈曲量はほぼ等しい。断層付近の山地側における尾根及び河川の延びる方向と、

大川との合流地点付近の両者の延びの方向はどちらもほぼ南西方向で一致する。沓掛面下

刻時には河川の流下方向がほぼ南西方向であり、断層近傍では左横ずれに伴って南に流下

方向が遷移した可能性がある。断層が沓掛面と山地の境界部のみを変位させていた場合、

ほぼ 90 度に屈曲するはずであるが、実際には幅約 100 m の遷移帯が存在する。これは、集

福寺断層が沓掛砂礫層内か地表面付近において分散し、変形帯を形成していることを示唆

する。その幅は遷移帯の幅に等しいと考えられる。屈曲量は小河川 R5 で 103 m、小河川 R6

で 118 m と見積もられたが、R6 に関しては変位基準の認定に不確定性が大きいため、信頼

性は低い。 

 RD7 面における断層周辺は、かつて山城が築かれた際に、堀の掘削が行われたとみられ、

やや複雑な地形を呈する。城址周辺では、2019 年 11 月時点で伐採が行われており、仕事

道の掘削に伴って連続的に表層付近の地層が露出していた。その観察によると、先行研究

で境界とされていた断層線を越えて沓掛砂礫層が分布する様子が認められた。山地側の沓

掛砂礫層は南西に約 14 度傾斜しているのに対し、城址の南側に現れた沓掛砂礫層はほぼ

水平で、花崗岩にアバットして堆積していた（図 6A）。城址周辺の沓掛砂礫層は薄く、部

分的には基盤の花崗岩が露出している。山地側の沓掛砂礫層と城址側の花崗岩の境界が仕

事道沿いに認められ、両者がほぼ垂直に接している様子が認められた。花崗岩は強く風化

しているものの、剪断に乏しく、また、沓掛砂礫層の変形も小さいため、この境界は沓掛

砂礫層堆積前の基盤の起伏か、堆積中に生じた落差を埋積したものであると推定される。

したがって、城址の南に断層があり、その北側が南西に傾動している構造が推定される。

RD1 面〜RD3 面の断層の北側では同様に北東側隆起の変形が生じていることから、北セグ

メントにおいては、集福寺断層は横ずれ成分を主として北東上がりの成分を有すると考え

られる。 

 RD7 面から南東側では、沓掛面の分布はパッチ状で、山地側の尾根と明確に対比できな

い。RD8 面から東側では、逆向き低断層崖が連続する（図４及び図７）。場所によっては沓

掛面の北東縁が逆向き断層崖の延長と一致する（図４）。小河川沿いには斜面堆積物や河川
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堆積物で構成される沖積面が北セグメントより幅広く発達しており、逆向き断層崖に斜面

堆積物がトラップされているとみられる。断層の山麓側では沓掛面はほぼ失われているか、

これらの山麓斜面堆積物に覆われており、小河川 R14 の流域周辺にのみ残存しているとみ

られる（図５）。南セグメントに交差する河川は斜面堆積物の供給や侵食に伴う流路の変遷

が著しく、河川流路や段丘崖を基準とした屈曲量の計測が難しい。これは地溝帯の沈降が

影響していると考えられる。信頼性は低いものの、一部の段丘崖において屈曲が認められ

る（図４）。小河川 R7 の全体的な屈曲量は約 161 m と見積もられるが、変位基準の認定が

難しく、信頼性は低い。小河川 R9 の右岸側の崖を基準とすると約 62 m となるが、断層を

はさんで下流側の侵食崖は西側の小河川によって侵食された可能性が高く、計測値より大

きいと考えられる。小河川 R12 においては、河川の右岸と RD11 面南東側の段丘崖を基準と

すると変位量は約 186 m と計測される。両者が直線的に流下していなかった可能性がある

ため、信頼性は低い。小河川 R14 は流域が沓掛面内に収まる河川である。変位量は約 70 m

と見積もられる。 

 集福寺地区周辺では、RD13 及び RD14 の突端に周囲よりやや標高の高い平坦面が認めら

れる。地質図や東郷・仲田（1973）では侵食小起伏面として、沓掛面に分類していない。

RD13 面及び RD14 面付近ではとくに表層付近において露頭を見出すことができず、沓掛砂

礫層の有無を確認できなかった。そのため図５では、先行研究を踏襲し、花崗岩の分布域

として描いた。ただ、RD11 面や RD12 面と比較するとやや突出するが、RD8 面や RD10 面の

標高と比較すると特筆して突出しているわけではなく、沓掛面に分類しても不自然ではな

いと考えられる。これらが沓掛面とすると、RD13 面と RD14 面には二本の並走する正断層

が想定される。これらの上下変位量は両者をあわせて約 10 m となる（図７）。集福寺地区

周辺では沓掛面自体が複数段に分類できる可能性があるため、図７には沓掛面と沓掛面’

として示した。東郷・仲川（1973）では、これらの高度変化が南落ちに階段状に生じてお

り、南下がりの成分を有する東西走向の断層が３本存在するとした。傍証として沓掛砂礫

層の基底面の標高変化と小河川 R6 と大川合流点付近に見出された断層露頭を上げている。

しかし本調査では同地点において断層露頭を見出すことができなかった。沓掛砂礫層の基

底面については数箇所で露頭から確実に高度を抑えることができ（図 5 及び図 6B）、波打

っていることを確認した（図 7C）。しかし、階段状と認定できるほどの精度は得られなか

った。また、沓掛面の保存状態の良い面はパッチ状に分布しているため、高度変化を連続

的に追跡するのは難しく、明確な高度変化が見出せなかった（図 7C）。これらの断層につ

いては存在を支持する積極的な証拠が得られなかったため、本調査ではそれらの断層につ

いては考慮しない。 

 地質調査により、沓掛砂礫層が上部層と下部層におおまかに分類できることがわかった。

基盤岩付近や下流部では、水平成層したシルト〜砂の互層が発達し（図 6D）、山地側や上

流側では淘汰の悪い泥岩を主体とした礫層が認められた（図 6E）。基盤岩付近では、最大

礫径１m までの花崗岩礫が含まれ（図 6F）、砂やシルトは風化した花崗岩由来の石英や長石

を多量に含んでいた。それを削りこむように山地側から供給された泥岩の礫層がレンズ状

に挟まっていた（図 6D）。礫層の割合は山地側かつ上流側ほど多く、上流部ではほぼ礫層

で構成されていた。下部層は主に湖成〜河成堆積物、上部層は河成堆積物や山麓斜面堆積

物と考えられる（図８）。沓掛砂礫層と花崗岩の境界は局所的に認められ、連続的に追うこ
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とは難しいが、その境界は波打つ形状が推定された。基盤付近の堆積物に花崗岩の礫及び

花崗岩起源の砂・シルトが含まれていることを考慮すると、沓掛砂礫層堆積以前は、花崗

岩が露出しており、侵食されている状態であったと考えられる。その場合、花崗岩が河川

によって削りこまれていたはずで、埋積される以前にすでに凹凸があったと考えるほうが

自然である。沓掛面の高度は基底面の高度変化ほど大きく変化しないことから、沓掛砂礫

層以前の河川が埋積され、沓掛面の平滑面が形成されたと考えられる（図７）。従って、本

調査地域で認められた横ずれ変位は沓掛砂礫層堆積前の変形ではなく、沓掛面の離水後の

変位を蓄積しているといえる。 

 

 

図８ 沓掛砂礫層の模式地質断面 

 

c) 宇宙線生成核種による分析 

 石英が宇宙線に暴露すると、石英中の Si やＯ原子と宇宙線との相互作用によって 10Be

や 26Al などの宇宙線生成核種（in-situ Cosmogenic Radionuclides: CRN）が生成される。

これらの蓄積量を調べることで照射を受けていた期間やその期間の侵食速度についての情

報が得られる（たとえば Gosse and Phillips, 2001）。本地域の沓掛砂礫層や河川砂には

花崗岩や中生代の堆積岩中に形成された脈石英起源の石英粒が多量に含まれる。放射性炭

素年代測定や火山灰分析での編年は難しい地域であるが、CRN を用いた表面照射年代測定

(以降では CRN 年代測定と呼ぶ）であれば適用可能である。また、本調査では、横ずれ変位

量と流域の侵食速度の関係について調査するため、河床砂を採取し CRN による流域平均侵

食速度（CRN 流域侵食速度と呼ぶ）の推定を行った。 

 CRN 年代をｔ、地表面の侵食速度をεとすると、地表面における核種蓄積量の時間変化

は（１）式によって記述される(Gosse and Phillips, 2001；松四・他，2007)。 

𝑁 = 𝑁!𝑒'.# +
𝑃1234

𝜆 + 𝜇1234𝜀
=1 − 𝑒'5.*6&'()78#? +

𝑃149:
𝜆 + 𝜇149:𝜀

=1 − 𝑒'(.*6&)*+7)#?

+
𝑃=31#

𝜆 + 𝜇=31#𝜀
=1 − 𝑒'5.*6,(&-78#? 

(１) 
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このとき、N は核種蓄積量、N0 は岩石中に元々含まれていた核種蓄積量（インヘリタンス）、

λは 10Be の減衰係数、μは岩石の密度（ρ）と平均減衰長（Λ）の比（ρ/Λ）、P は地表

面における核種の生成速度を意味する。𝑃1234、𝑃149:、𝑃=31#は中性子、slow muon、fast muon

の寄与による地表面における核種生成速度、𝜇1234、𝜇149:、𝜇=31#は岩石の密度とそれぞれの

平均減衰長の比を示す。計算に使用した具体的な数値は表３にまとめた（Lal et al., 

1991; Borchers et al., 2003; Balco et al., 2008; Borchers et al., 2016）。 

 CRN 年代と侵食速度は(１)式の中でトレード・オフの関係にあるため、一方の取りうる

値の範囲を制約することで、解析的または数値的にもう一方の値が求められる。CRN 流域

侵食速度の場合は、（１）式において十分長い時間（数千年〜数万年）が経過したことを仮

定し、t→∞とすると，（２）式のように単純化できる。 

𝑁 =
𝑃1234

𝜆 + 𝜇1234𝜀
+

𝑃149:
𝜆 + 𝜇149:𝜀

+
𝑃=31#

𝜆 + 𝜇=31#𝜀
 (２) 

 流域の生成速度を求める際は、10 m メッシュのデジタル標高データを元に地形による遮

蔽効果を考慮して各ピクセルの値を求めた。生成速度の計算には CRONUScalc Web 

Calculator に使用される MATLAB コードを用いた（Balco et al., 2008）。流域全体の生成

速度から範囲内の最頻値と標準偏差を計算し、代表的な生成速度と誤差範囲とした（表４）。

一方、CRN 年代を求めるためには、侵食速度に対する制約が必要である。本調査では試料

採取地点の地形的特徴からいくつかの侵食速度の時間変化過程を想定し、（１）式から年代

を数値的に見積もった。 

 CRN 年代測定のための試料採取は２地点（SFJ19-RD3 および SFJ19-RD2）で実施した。

SFJ19-RD3 地点では、近接する４箇所でピット調査を実施し、段丘面表層の堆積物の観察

と火山灰分析、試料採取を行った（図９）。SFJ19-RD2 地点では表層の土壌を採取し、CRN

（10Be）蓄積量を測定した。 

 SFJ19-RD3 地点は北セグメントの断層が分岐する付近の最も広い沓掛面が保存されてい

る場所である。段丘面上はほぼ平坦であるものの、緩やかな起伏を伴っており、段丘崖に

向かって上に凸の形状を示す。段丘面上はかつて桑畑として利用されており、土地境界に

沿ってわずかに段差が確認できる（図 9A）。かつての桑畑は殆どが現在植林場として利用

されているが、一部は放棄されている。段丘面上の平坦部では桑畑として利用されていた

際の人工改変がほとんどなく、また、その後利用されていないことから、原面がほぼ保存

されていると考えられるため、試料採取地点として選定した。ピット掘削箇所として段丘

面上のもっとも標高の高い地点から段丘崖に向かって４箇所（SE01〜SE04）を選定した。

段丘面上の複数地点で試料を採取することで、局所的な侵食や人工改変の有無についての

検証が期待できる。 

 ピットは深さ１m を目処に、沓掛砂礫層までの掘削を人力で行った。一部のピットにつ

いては沓掛砂礫層上面を掘削し、砂礫層内からの試料を採取した、試料採取予定の壁面の

上部をブルーシートで養生し、試料採取時にコンタミが生じないよう注意した（図 9B）。

沓掛砂礫層の上部に堆積する土壌層は４箇所とも類似した堆積層が観察され、約 80〜

100cm の土壌層、シルト層が沓掛砂礫層の上に堆積していた（図 9C）。この土壌層の厚さは

段丘崖に近いほど薄くなる傾向が認められた（図 9D）。試料を採取したピットのうち、SE01
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地点については 10 cm ごとに試料を採取し、火山灰分析を行った（図 9C）。火山灰分析は

（株）古澤地質に依頼し、火山ガラスの洗い出し、プレパラートの作成、検鏡、屈折率の

測定を行った。分析結果は表５に示した。０〜50 cm に多量のバブルウォール型の火山ガ

ラスが含まれていた。火山ガラスの特徴と屈折率から、これらは喜界アカホヤ（K-Ah）火

山灰、姶良 Tn（AT）火山灰と推定された。50 cm 以浅から K-Ah 火山灰が検出されることか

ら、40〜50 cm が K-Ah 降灰層準と推定される。50〜60 cm では AT 火山灰とみられる火山

ガラスが多量に含まれていた。それより下位層準で火山ガラスが急減することを考慮する

と、AT 降灰層準に近接する可能性がある。本地点では AT 火山灰より古い火山灰は検出さ

れなかった。60 cm 以浅のシルト・土壌層に火山灰が取り込まれていることから、本段丘

面上では、沓掛砂礫層の風化に伴い、土壌層が発達する過程で、植物などによる生物撹乱

によって、火山灰が土壌中に取り込まれて行ったと考えられる。AT 火山灰の降灰時期は約

2.8 万年前であることから（町田・新井，2003）、15〜20 万年前という地形学的な推定とは

矛盾しないものの、離水年代を示しているとはいえず、離水後しばらくのちに降灰し、土

壌層中に取り込まれたと推定される。 

 SFJ19-RD2 地点は、SFJ19−RD3 地点の西側の段丘面上に位置する。沓掛面の殆どの平坦面

はかつて桑畑または畑地として利用されていたことから、程度の大小に関わらずたいてい

改変された痕跡が認められる。しかし本地点には整備された痕跡がなく、地形面そのまま

の状態で植林場として利用されている（図 10A）。この地点の段丘面は沓掛面の中で唯一山

地側へ傾斜する（図 10B）。段丘面と山地の境界を断層が通ると考えられるが、埋土により

その境界は確認できない。段丘面上には小河川 R2 に向かって流下する浅い谷が形成され

ている（図 10A）。谷筋は不明瞭で、谷壁はなだらかに段丘面と連続する。こうした特徴か

ら、本地点に谷頭侵食は及んでおらず、ソイルクリープなどによるゆっくりとした侵食プ

ロセスが働いていると考えられる。 

 試料は平滑面を削り込む浅い谷の底から採取した。通常(1)式のみでは、侵食速度か CRN

年代のどちらかの値を他の手法か他地点の計測値などから外挿しない限り厳密に定めるこ

とができない。しかし、侵食速度が不明であっても、全侵食量がわかっていれば、ある程

度 CRN 年代を推定することが可能である（Hidy et al., 2010）。この地点はもともとの平

滑面が明瞭なため侵食量を計測しやすい。地形断面から計測すると、侵食量は約 1.8 m と

見積もられた（図 10B）。この計測された侵食量と侵食速度の時間変化から本地点の離水年

代を推定した。 

 

表３ 分析パラメータ一覧 

  

10Be の減衰係数 4.997 * 10-7 T を解析する核種の半減期としたとき，(𝒍𝒏 𝟐) /𝑻という

式によって得られる。本調査では， 10Be の半減期とし

て 1.387 Myr を使用した（Borchers et al., 2016）。 

中性子の平均減衰長 160 g/cm2 Lal (1991) 

遅いミュオンの平均減衰長 1500 g/cm2 Braucher et al. (2003) 

早いミュオンの平均減衰長 4320 g/cm2 Braucher et al. (2003) 

中性子による 10Be の基準生成速度 4.49 ± 0.38 atoms/g/yr Balco et al. (2008) 
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表４ 試料、採取地点に関する諸情報 

 
a 標高値は１m メッシュ DEM から取得 
b 地形による遮蔽効果 
c 流域の場合は花崗岩の密度，EX1 については表層付近の堆積物の密度 
d EX1 を除く地点の生成速度は流域の平均的な生成速度 

 

表５ 火山灰分析結果 
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図９ 試料採取地点 SFJ-RD3 周辺の地形 

(Ａ)ピット掘削位置。背景は１m メッシュ DEM から作成した傾斜量図。（Ｂ）ピット掘削の

様子。写真手前は RD3-SE04 地点、掘削中のピットは RD3-SE03 地点。（Ｃ）土壌層の様子。

ピットの底部が沓掛砂礫層上面。黄緑色のピンは火山灰分析用試料の採取箇所を示す。（Ｄ）

ピット掘削結果から作成した段丘面上の地質断面図。 
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図 10 試料採取地点 RD2 周辺の地形（地形図・写真・地形断面） 

(Ａ)SFJ19-EX1 試料採取位置。背景は１m メッシュ DEM から作成した傾斜量図。（Ｂ）試料

採取地点の地形断面図。地形データは１m メッシュ DEM を使用。（Ｃ）採取地点の様子。南

から撮影。（Ｄ）採取地点の様子。西から撮影。 

 

 採取した試料のうち SFJ19-R1 を除く試料は、250〜500μm に破砕・分級したのち、Kohl 

and Nishiizumi（1992）のプロトコルに従って、前処理を行った。6M 塩酸により有機物と

炭酸塩類を除去し，１％のフッ酸と硝酸の混酸により、石英以外の鉱物を除去した。除去

しきれなかった鉱物についてはハンドピックにより取り除いた。SFJ19-R1 については、石

英含有率が低いものの、粒径の大きい石英の礫が多数含まれていたため、それをハンドピ

ックで取り出し、粉砕後前処理を行った。分離した石英は、フッ酸で溶解した後、過塩素

酸、硝酸、フッ酸により精製処理を行った。溶解時に Be のキャリアを加えた後、陰イオン

交換により Fe や Ti を除去し、陽イオン交換により Be と Al を抽出した。抽出した Be に

ついては Be レジンを使用し、同重体であるホウ素の除去を行った。加えてアンモニア水に

よる沈殿洗浄を繰り返し行うことで、入念にホウ素を取り除いた。Be 溶液は電子レンジる

つぼにて加熱し、BeO 化させたのち、Nb と混合して銅製カソードに封入した。Be 同位体比

の測定は東京大学総合研究博物館のタンデム加速器を使用して行った。標準試料として

KNB5−1 及び KNB5-2 を使用した（Nishiizumi et al., 2007）。測定結果は表４にまとめた。 

 得られた侵食速度について注意すべき点は、採取試料中の石英が対象とする流域の表層

付近から満遍なく供給されていることを想定している点である。本地域は主要な石英の供
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給源である花崗岩の分布が断層沿いに限られているため、流域平均を十分に反映していな

い可能性がある。また、流域に人工改変を伴う場合、流域外から採取した土砂や、地表以

外から供給された土砂が含まれる可能性がある。10Be 蓄積量から見積もられた CRN 侵食速

度は 67〜327 mm/千年とややばらつきが大きい（表６）。R1 流域が最も大きく、327 mm/千

年を示し、R5 流域が最も小さい 64 mm/千年を示した（図 11）。R1 流域を除くと、平均は約

100 mm/千年となる。これは国内の花崗岩地域で報告されている侵食速度と大きく変わら

ない（Regalla et al., 2013；Nakamura et al., 2014）。R1 流域が大きい値を示した理由

としては、他の流域と比べると分析した石英の粒径が大きいことが影響していると考えら

れる。礫径が大きいほど運ばれにくいため、採取地点近傍の蓄積量の低い石英が多量に含

まれていた場合、流域の侵食速度を反映しない可能性がある。 

 SFJ19-EX1 地点の CRN 年代を求めるためには、堆積時の蓄積量であるインヘリタンスを

推定する必要がある。本調査では、現河床から多数の試料を採取しているため、R1 及び R3

流域を除いた試料の蓄積量の平均値をインヘリタンスとして与えた。年代を求める際には

侵食速度の時間変化について３ケースを仮定した。１つは離水後侵食速度が一定であると

仮定した場合（ケース１）、２つ目は侵食速度が時間に比例して大きくなる場合（ケース２）、

３つ目には侵食速度が時間の２乗に比例して大きくなる場合（ケース３）を想定した（図

12A）。堆積物の密度を 1.4 から 1.6 の間で変化させるとともに、生成速度にはおよそ 10％

の誤差を与えた。いくつかの誤差を含む値が年代に与える影響を検討するため、与える変

数を誤差範囲内でランダムに 10 万セット生成し、(1)式により CRN 蓄積量を求めた。求め

た CRN 蓄積量と計測された値からカイ自乗値を求めた。そのうち最小カイ自乗値+1 以下の

値を示した年代のみを抽出した。抽出した年代のセットからヒストグラムを作成し、平均

値と誤差範囲を定めた（図 12B〜12D）。 

 年代はケース１で 127 ± 12 ka、ケース２で 181 ± 18 ka、ケース３で 219 ± 23 ka

が得られた。ケース１では侵食速度が一定と仮定しているが、実際には平滑な面から浅い

谷地形に至る過程において徐々に侵食速度が増していったと考えられる。従って、ケース

１の示す CRN 年代より地形面の離水年代は古い可能性が高い。ケース２は線形に侵食速度

が増す場合である。ソイルクリープによる侵食速度は地形の曲率に比例するため、ソイル

クリープによる土砂の運搬速度は指数関数的に増加する（たとえば松四，2017）。本地点の

主な侵食プロセスがソイルクリープである場合、侵食速度の増大はケース２よりはケース

３に近い形で進行したと考えられる。従って、離水年代はケース１の示す 130 ka より古い

ことは確実で、おそらくケース２からケース３の間の 181〜219 ka、誤差範囲を考慮する

と、およそ 160〜240 ka と推定される。 
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表６ 宇宙線生成核種測定結果 

 

 

 

 

図 11 流域侵食速度の分布 

背景は国土地理院「基盤地図情報 数値標高モデル（10 m メッシュ）」から作成した地形陰

影図及び段彩図。コンターは標高 10 m 毎。 
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図 12 表面照射年代の分析結果 

(Ａ)仮定した侵食速度の時間変化。（Ｂ〜Ｄ）得られた年代のばらつき。与える変数を誤差

範囲内でランダムに 10 万セット生成し、そのうち最小カイ自乗値を示した年代のみを抽

出した。抽出した年代からヒストグラムを作成し、平均値（赤線）と分散（赤点線）を求

めた。 
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3） 考察 

a） 横ずれ変位量と平均変位速度の推定 

 各小河川で計測された左横ずれ量はばらつきが大きい。特に南セグメントでは、河川争

奪が激しく、変位基準の選定が難しい。小河川 R4、R6、R7、R9、R12 については変位基準

の選定によって大きく値が変わる可能性がある。小河川 R14 については断層のズレではな

く初生的な谷の形状を示している可能性がある。小河川 R3 については、左岸側の崖地形の

ずれを計測したが、実際はこの値より大きいと推定される。横ずれ変位量が明瞭な地点は

国道８号線沿いの変位、小河川 R1 の左岸、小河川 R5 であり、それらはほぼ同じ値（平均

104 m）を示している。ほぼ同じ変位量を示しているのは、河川の下刻が沓掛面の離水とと

もに同時に始まったためと推定される。沓掛面離水後の左横ずれ変位量を約 104 m とした

とき、沓掛砂礫層の離水年代（160〜240 ka）から左横ずれ変位速度は 0.43〜0.65 m/千年

と見積もられる。このとき活動度はＢ級となり、先行研究と矛盾しない。 

 

b） 横ずれ変位量と流域パラメータの関係 

 集福寺断層において流域侵食速度が得られた流域について、代表的な流域パラメータを

抽出し、侵食度および河川の横ずれ変位量との相関関係について分析を行った（表８）。抽

出したパラメータは、流域面積、流路長、平均傾斜量、起伏量である。パラメータ同士の

相関を調べるため、散布図行列を作成した（図 13）。散布図行列の左下にはそれぞれのパ

ラメータ同士の相関係数を示した。 

 流域パラメータ同士の相関は概ね高い。これは対象とした流域が全て三方ヶ岳の南西面

に含まれるためと考えられる。侵食速度と流域パラメータとの相関は概して低い。突出し

て侵食速度が大きい SFJ19-R1 を除いたとしても、顕著な関係性は見出せない。これは侵食

速度が地形によって左右されていないことを意味する。SFJ19-R1 を除く流域の侵食速度の

平均値約 100 mm/千年は地域の三方ヶ岳周辺の平均的な侵食速度を示している可能性があ

る。従って、横ずれ量と流域長の関係から活動度を見積もる際の侵食速度が一定であると

する仮定は概ね妥当であると言える。 

 本地域において横ずれ変位量と流域パラメータとの相関は侵食速度との相関以上に低い。

これは横ずれ量の計測自体に不確定性が大きいことが要因の一つとして挙げられる。基準

となる崖や河川の選択、基準線の長さによって変位量は容易に変化しうる。また、計測デ

ータが少ないため、この不確定性の影響が大きく、関係性を見出すことを難しくしている

可能性がある。もう一つの要因は横ずれ変位の蓄積が沓掛面の離水以降に一斉に始まった

点である。横ずれ変位量との相関を指摘した研究では、流域の発達と横ずれ変位の蓄積が

並行して生じることを仮定している。しかし、本地域では流域の地形は沓掛砂礫層堆積時

にはすでにほぼ形成されていたと考えられ、横ずれ変位量の蓄積に伴って流路長をはじめ

とした流域パラメータに大きな差異が生じていたと推定される。したがって、本地域にお

いて横ずれ変位量と流路長との関係を議論することは難しい。  
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表８ 集福寺断層の流域パラメータ 

 

 

 

図 13 集福寺断層の流域パラメータの散布図行列 

侵食速度が得られた流域の横ずれ変位量、流域面積、流路長、平均傾斜量、起伏量、流域

平均侵食速度のそれぞれの組み合わせが示すグラフ（右上）と相関係数（左下）。例えば、

流域面積と流域平均侵食速度の関係は、左から６列目、上から２行目のグラフと左から２

列目、上から６行目の相関係数を参照する。グラフ中の赤線は平滑化スプラインを示す。

相関係数は高い値ほどフォントサイズが大きい。 
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(c) 令和２年度の業務の成果 

六甲・淡路島断層帯（野島断層）において採取した試料の採取箇所ならびに分析結果に

ついては、3.7 章「山田断層帯（主部）の調査」にまとめた。 

 

(d) 令和３年度の業務の成果 

なし 

 

(e)結論ならびに今後の課題 

 集福寺断層の活動性を明らかにするため、沓掛地区周辺を中心に航空レーザー測量およ

び踏査による詳細な地形・地質調査を行った。沓掛砂礫層の分布と沓掛面の変形から、集

福寺断層は北側と南側で隆起方向が異なることがわかった。左横ずれ変位量は最大 186 m

まで計測されたものの、信頼度の高い変位量についてのみ考慮すると平均約 104 m 程度と

見積もられた。宇宙線生成核種による沓掛面の離水年代の推定の結果、130 ka より古いこ

とは確実で、おそらく 160〜240 ka 頃と推定された。これらの情報から左横ずれ変位速度

は約 0.43〜0.65 m/千年と見積もられ、Ｂ級であることが裏付けられた。集福寺断層の一

回の左横ずれ変位量は断層長から約 0.8 m 程度と推定されるため、活動間隔は 1900〜1200

年と推定される。 

 厳密な推定のためにはより多くの試料について CRN 蓄積量の測定が必要である。表面照

射年代については、RD2 面の浅い谷底以外の場所から試料を採取し、CRN 蓄積量の空間分布

を明らかにすることで、侵食速度として与えた条件が妥当であるか否かを検証する必要が

ある。また、ピット調査によって採取した試料について分析し、土壌中の CRN 蓄積量の深

度方向の変化についても調べる必要がある。これらの調査の結果は、推定された表面照射

年代に大きな影響を与えうる。 

 また、集福寺断層における横ずれ量は沓掛面離水後の蓄積量であり、横ずれ変位量と流

域パラメータの関係についての研究で対象とされているような侵食域内の横ずれ変位地形

とは前提条件が異なることがわかった。集福寺断層は北西延長部で山地内を横切るため、

その地域の変位量や流域地形との関わりを調べる必要がある。六甲・淡路島断層帯（野島

断層）において採取した試料の採取箇所ならびに分析結果については、3.7 章「山田断層

帯（主部）の調査」にまとめた。中国地域やその周辺に分布する横ずれ断層についての関

係については 3.7 章「山田断層帯（主部）の調査」において検討を行った。 
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