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第 1 章 序章 

 

  本博士論文中，1 章（原本の p.12）の部分は，Journal of Geophysical Research 誌に

掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットでの公表をすることができま

せん。 
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1-1 海底地すべりについて 

海底地すべりは，海底における堆積物の重要な運搬プロセスの 1 つであり，さらに海

底や沿岸のインフラを破壊するとともに，大規模な場合には津波を発生させる危険性が

ある．現在，海底には多数の資源輸送用のパイプラインや通信用・電源供給用のケーブ

ルが敷設されており，これらが破壊されることによる社会や経済への影響の大きさは計

り知れない（Heezen and Ewing, 1952; Hsu, 2008 など）．また，1998 年に約 2,000

人の犠牲者が生じたパプアニューギニアの津波（Borrero et al., 2001）は海底地すべり

が原因であると言われており，2011 年の東日本大震災も海底地すべりが津波の規模を

増大させたと考えられている（Tappin et al., 2014）．このように海底地すべりは海洋

域で発生するジオハザードのうち，その社会への影響の大きさから近年注目されてい

る． 

海底地すべりが「なぜ起きるのか」「次いつ起きるのか」「どの程度の規模なのか」

と言った点は重大な関心事であり，そうした将来予測のためのモデリングには，過去の

データを蓄積することが必要となる．海底地すべりは陸棚斜面（池原ほか，1990; 

McAdoo et al., 2000），海底火山（Krastel et al., 2001），フィヨルド（Fritz et al., 

2009），河川デルタ（Prior and Coleman, 1978）など様々な場所で発生することが報

告されているが，実際に地震探査などを行わないと，どこが滑ったかは分からない．ま

た，古い時代の地すべりは，削剥や変形などの影響で記録が残っていないことが多く，

1 地点における長期記録自体が少ないといった問題点もある．発生周期についても氷河

サイクルに起因するイベント（Grall et al., 2014）を除けば，あまり議論が進んでいな

い．こうした背景から，海底地すべりは自然災害の分野における重要な研究テーマに位

置づけられ，国際深海科学掘削計画（以下，IODP）は 2013～2123 年の科学計画の 1

つに「海底地すべりのメカニズム解明」を掲げている（IODP Management 

International, 2011）. 

海底地すべりの特徴として，まず規模の大きさが挙げられる．南アフリカ沖の Agulhas 

slide は約 20,000 km3（Dingle, 1977），ノルウェー沖の Storegga slide は 5,000 km3以

上（Kenyon, 1987 など）と言われており，陸上で発生する地すべりが最大規模のもので

26 km3（Crandell et al., 1984）であることを考えると，オーダーが大きく異なる（日本

では約10万年前に発生した八ヶ岳の韮崎岩屑雪崩が9 km3を記録している［井口，2006］）．

次に，海底地すべりは必ずしも急斜面で発生するというわけではない．山間部で発生する
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土砂崩れのような地すべりとは異なり，海底地すべりはミシシッピ川デルタでは 0.01 °

（Prior and Coleman, 1978），アラスカ湾沖の陸棚では 0.5 °（Calson, 1978）など，

安息角を下回る非常に傾斜が緩やかでほぼ平坦な地形でも発生することが報告されてい

る．北大西洋の縁辺部や周辺海域の地すべり記録をデータベース化し，統計的な考察を行

った Hühnerbach et al.（2004）は，斜面傾斜角の大きさは規模の決定要因ではないこと

を示した．こうした海底地すべりの発生要因としては，地震活動（Fine et al., 2005 な

ど），火山活動（Moore et al., 1989; Masson et al., 2002），メタンハイドレートの分解

（Sultan et al., 2004），海水準変動（Weaver and Kuijpers, 1983），堆積物の供給過多

（Assier-Rzadkiewicz et al., 2000）などが挙げられ，いずれも堆積物中の間隙水圧の上

昇による地盤の不安定化が関係しているとされる．また，人間活動が海底地すべりの発生

に関わった事例としては 1979 年のフランス・ニース海上空港の建設に伴う崩壊の事例

（Assier-Rzadkiewicz et al., 2000）がある． 

 

 

1-2 地すべりの分類 

Landslide は，1992 年に国際地すべり目録委員会によって，“The movement of a mass 

of rock，debris，or earth down a slope”と定義されている．つまり，地すべり・崖崩れ・

土石流など「重力による斜面変動現象の総称」であり，個々の形態や性状は異なる．発生

機構や堆積物の違いを理解し，分類を行うことは防災について考える際にも重要である

ため，これまで多くの研究者が地すべりの分類を行ってきた（図 1）． 

陸上の地すべりについては，Sharpe（1938）が物質（Earth/Rock），動き（Slip/Flow），

速度（Slow/Very rapid），様態（Water/Ice）といった体系的な分類を初めて行い，後の

Hutchinsonや Varnes の研究の基となった．Skempton and Hutchinson（1969）は Falls，

Rotational slides，Translational Slides，Flows といった形態的特徴による分類を行い

（図 2），Carson and Kirkby（1972）は速度と含水率を基準に Flow，Slide，Heave の

3 種類に分類を行い，Brunsden（1973）は Depth/Length，Vertical interval/Horizontal 

extent，Angle といったサイズ比を基に分類を行い，Varnes（1978）によって運動様式

の区分（Fall，Topple，Slide，Spread，Flow）と物質の区分（Rock，Soil，Earth，Mud，

Debris）の組み合わせにまとめられた．また，Hunt（1984）によって重力の影響で長時

間・低速度で下方に移動する Creep，Hutchinson（1988）によって地すべりの前現象で
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ある Sagging という新しい概念についても言及された. 

海底の地すべりについては，1970年代以降にMiddleton and Hampton（1973），Nardin 

et al.（1979），Lowe（1982）などによって重力流の分類が試みられたが，その分類は

mass flowか turbidity current かという大別のみで，崩壊イベント中の変化（例えば slide

から turbidity current へ）を考慮していなかった．その後，Mulder and Cochonat（1996）

や Shanmugam（1996）が崩壊イベント中に生じる複雑な変化のプロセスについて考察

を行った．海底地すべりに関する各用語については Hampton et al.（1996）や Mulder 

and Alexander（2001）などが説明している．  

 

 

1-3 地質的背景 

本研究海域である青森県下北半島沖は，北海道の石狩-日高堆積盆から茨城県の常盤沖

堆積盆まで南北に続く長大な前弧海盆中の三陸沖堆積盆に位置し（大澤ほか，2002），

太平洋プレートが東北日本弧に 10 cm/年の速度で沈み込んでいる（von Huene et al., 

1982）．海底の平均斜度は約 0.6 °と非常になだらかであり，東方の日本海溝に向けて

緩やかな傾斜をなす海域である（図 3）．寒流と暖流が混じり合う場所であるため生物生

産性が高く，堆積速度も約 62 cm/1000 年と速い（黒柳ほか，2006; 青池ほか，2010; 堂

満ほか，2010）．また，深海掘削の結果，半遠洋性堆積物が支配的であることが分かって

いる（Inagaki & Hinrichs, 2010）．層序については，三陸沖堆積盆の基盤はジュラ系付

加体であり，下部-中部白亜系がジュラ系付加体を覆って分布する（図 4）（天然ガス鉱

業会・大陸棚石油開発協会，1992）．基礎試錐「三陸沖」によると，白亜系は暁新統に不

整合で覆われ，その上位に厚い中部始新統が堆積する（大澤ほか，2002）．白亜系と始新

統の堆積層は，後期始新世に生じた太平洋プレートの運動方向の変化に起因する褶曲運

動とそれに続く削剥の影響を受け，大規模な傾斜不整合が形成された （丸山・瀬野，1986; 

大澤ほか，2002）．この傾斜不整合面の地質年代については大澤ほか（2002）によって

後期漸新世であるとされている．その上位約 1,000 m にはオンラップ不整合面が位置す

るが，独立行政法人石油天然ガス・金属鉱物資源機構（以下，JOGMEC）の基礎物理探

査「三陸沖 3D」の報告書（2009）では日本海拡大に伴って形成された中期中新世の不整

合と推定されている．そして，この中新世の不整合より上位の地層は，さらに上位の第四

系の不整合によってオンラップで覆われている．大きな特徴としては，中新世の不整合面
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より下位層のみ正断層に切られ，上位層は断層変位を受けていない．また，中新世の不整

合より上位の地層は三陸沖堆積盆から北に向かって多数の地すべり層を狭在しつつ厚さ

を増加させる．下北八戸沖石炭層生命圏掘削調査（IODP Exp．337）における掘削点

C0020A の堆積物記録によれば，中新統から鮮新統への移行期に珪藻や海綿骨針の含有

量が急増しており，堆積環境が Shelf から Offshore に移行したと考えられる（図 5）

（Inagaki et al., 2012）．そのことは，堆積物中から陸上植物起源の指標でもある褐炭や

大陸棚に分布する海緑石の含有量が減少した時期に，珪藻や海綿骨針などの海起源の含

有量が増加したことからも伺える． 

1999 年の基礎試錐「三陸沖」では天然ガスの産出に成功しており（大澤ほか，2002），

最上部白亜系-中部始新統の堆積層（基礎試錐「三陸沖」の B1，B2 層）には石炭層も見

られることから（大澤ほか，2002; Inagaki et al，2012），北海道の勇払油・ガス田と併

せて高い石油・ガスのポテンシャルがある海域であると考えられる（図 3）．また，同海

域は小谷ほか（2007）によって海底下浅部に SMI（硫酸塩-メタン境界）が報告されてい

ることから，高いメタンフラックスも推定される．メタンハイドレートと地すべりの関係

については，本研究海域の北側に位置する日高沖でも論じられている（Noda et al., 2013）．

同様に，地震探査記録中にもメタンハイドレートによる海底疑似反射面（BSR）や高振幅

反射帯が見られ，フリーガスやメタンハイドレートの存在が示唆された（Taira et al., 

2005）（図 6）． 

 

 

1-4 地すべりの既往研究と本研究の目的 

  日本周辺でも海底地すべりの研究は行われているが，その取り組みの多くは地震や津

波と関連付けてのものである（南海トラフでは Strasser et al., 2011; Moore & Strasser，

2016，日本海では Ikehara et al., 1990; Abe et al., 2008 など）. 

 三陸沖の海域では，1970 年代から地震探査や掘削が行われてきた．地震探査について

は，1973 年から新西日本石油開発（株）によって基礎物理探査「下北-北上」が取得され

たのを始め，1977 年には帝国石油（株）とガルフオイル（株）によって基礎物理探査「下

北-東海沖」といった二次元地震探査記録が取得された．また，2002 年には独立行政法人

海洋研究開発機構（以下，JAMSTEC）により，八戸沖 2D という二次元地震探査が実施

されている．そして，2008 年度から 2010 年度にかけて三次元の基礎物理探査「三陸沖
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3D」「三陸沖北西 3D」「三陸沖東方 3D」が相次いで取得された（図 7）．その他，多

くの民間による地震探査記録も存在する．掘削については，帝国石油（株）とガルフオイ

ル（株）によって 1977 年と 1978 年に久慈沖 1X と八戸沖 1X が行われ，石油公団によ

って 1999 年に基礎試錐「三陸沖」が行われた．また，2005～2006 年にかけて JAMSTEC

によって下北半島東方沖掘削試験が行われ，2012 年には IODP による下北八戸沖石炭

層生命圏掘削調査（IODP Exp．337）も実施されている（図 3）． 

森田ほか（2011）は，下北半島沖の三次元地震探査データ（基礎物理探査「三陸沖 3D」）

を解析し，鮮新統以浅の地層に多数の大規模海底地すべり層を認定した．地すべりは鮮新

統以浅の地層に顕著であり，それより深部では見られない．地すべりは非常に傾斜の緩や

かな陸棚斜面において，円弧すべりではなく，層面すべりの形をとる．地すべり体の詳細

な構造については，次章の解析手法内で説明を付け加える. 

来るべき南海トラフの巨大地震が発生すると，地震動による直接的な被害だけでなく，

関東地方から九州まで津波の襲来が想定されるという報告もあるように（内閣府，2012），

地震の頻度の高い日本においては地震や津波の研究は非常に重要である．しかし，2011

年の東日本大震災の際，海底地すべりが津波の規模を増大させたと考えられている

（Tappin et al., 2014）ことから，海底地すべりの研究も同様に沿岸域の防災を考える上

では必須であると言える．その一方で，土砂崩れのような陸上の地すべりとは異なり，海

底地すべりは地震探査を行わなければ崩壊個所の特定も困難であり，削剥などの影響で

古い記録は残っていないことも多く，1 地点における長期記録が得にくいという問題もあ

る．同時に，過去の記録を長期にわたって追跡することが困難であることが，メカニズム

の解明を阻害する要因であるとも考えられる．下北半島沖では多くの地震探査や掘削調

査が実施されていることから，本研究では下北半島沖の陸棚斜面に広がる海底地すべり

の規模・方向・年代を解析し，その形成様式や発達の時空間分布の変化を明らかにするこ

とを目的としている．過去に発生した地すべりの規模・滑動方向・頻度などの基礎的な情

報を集約することは重要であり（ten Brink et al., 2006; Chaytor et al., 2009），相関や

傾向などが明らかになれば，将来予測の精度は向上し，沿岸域の減災にも寄与しうる． 
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図 1 地すべりの分類 

地すべりの分類図（Mulder & Cochonat, 1996 を基に作成）．translational（層面す

べり）  と rotational（円弧すべり）の違いについては，形態（図 2）以外に relative 

depth (depth / length) も基準となる（Skempton & Hutchinson，1969 など）． 
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図 2 すべりタイプ（図 1 の分類内に記載あり） 

(a) 円弧すべり (b) 本研究海域で見られる層面すべり．地すべり堆積物の比（厚さ/長

さ）を表す Skempton 比が，一般に 0.15 未満であると Translational slide と判断さ

れる（Skempton and Hutchinson, 1969）. 
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図 3 調査地域概要（Nakamura et al., 2020 を基に作成） 

(a) 調査地域の位置と，地震探査記録や掘削点との位置関係．b 内のオレンジ色の枠部

分を拡大した図で，調査地域は日本海溝の陸側斜面に位置する．水色の枠が三次元地震

探査「三陸沖 3D」で，40 km の Inline（北北西-南南東）に 20 kmの Crossline（東北

東-西南西）の範囲である．黄色の星印や緑色の円はそれぞれ IODP や基礎試錐による

掘削地点を表す．(b) 日本全体の地図にプレートや調査範囲を示した図．(c) b 内の緑色

の枠部分を拡大した図で，一般財団法人日本水路協会が発行している海底地形デジタ

ルデータ M7006（津軽海峡東部）を用いて作成した海底地形の陰影図．図中の赤色の

枠が三次元地震探査「三陸沖 3D」の範囲を示す． 
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図 4 調査地域の層序 

調査地域周辺の層序．中生界から始新統の大規模な褶曲の侵食面を漸新統が不整合で

覆い，続く中新統の侵食面を鮮新統がオンラップ不整合で重なり，さらに第四系が傾斜

不整合で覆っている. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



12 

 

 

 

図 5  IODP Exp．337 掘削点 C0020A の各プロファイル（Inagaki et al., 2012 を基に

作成） 

(a) IODP Exp．337 掘削点 C0020A で得られた記録．Unit ⅡからⅠへの移行期（中

期中新世）に堆積環境が Shelf から Offshore に変化することで，この時期から海底地

すべりが見られるようになる．(b) 比抵抗・空隙率・かさ密度のプロファイル．堆積環

境が変化した Unit ⅡからⅠへの移行期に，比抵抗の低下・空隙率の上昇・かさ密度の

低下が見られる． 
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第 2 章 データおよび手法 

 

  本博士論文中，2 章（原本の p.22，26，28）の部分は，Journal of Geophysical Research

誌に掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットでの公表をすることがで

きません。 
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2-1 使用データと反射法地震探査 

堆積物記録については，地球深部探査船「ちきゅう」によって青森県八戸沖約 80 km

の水深 1,180 m の海域で採取された 2 回の掘削試料を用いた（図 3）．1 つは 2006 年に

実施された下北半島東方沖掘削試験 CK06-06 の掘削点 C9001C で採取された全長 365 

mの試料の記録で，もう 1つは 2012年の下北八戸沖石炭層生命圏掘削調査（IODP Exp．

337）において，同じ掘削孔で採取された海底下 1,276.5～2,466 mの区間の試料である．

同掘削孔では，地層の物性データの取得も行われており，その記録も用いた. 

地震探査記録については，2008 年に JOGMEC が調査船「資源」によって青森県八戸

沖約 90 km の水深 1,265～1,619 m の海域で行なわれた基礎物理探査「三陸沖 3D」の記

録を主に用いた．エアガンの出力は 2×3,090 in3であり，ストリーマーケーブルは 4,800 

m を 10 本曳航している．探査エリアは南北方向に 40 kmの Inline，東西方向に 20 km

の Crossline が設定され，総面積は 806.3 km2である．Near Trace Offset は 190 m，Bin 

size は 12.5 m（Inline）× 25.0 m（Crossline），記録長は 8,192 ms，サンプリング間

隔は 2 ms である（JOGMEC，2009）．また，2010 年に調査船「資源」によって青森県

八戸沖約 90 km の水深 500～1,000 m の海域で行われた基礎物理探査「三陸沖北西 3D」

の記録および青森県八戸沖約 80 km の水深 800～1,500 m の海域で行われた基礎物理探

査「三陸沖東方 3D」の記録も用いた．三陸沖北西 3D のエアガンの出力は 2×3,090 in3

であり，ストリーマーケーブルは 4,800 mを 10 本曳航している．探査エリアは南北方向

に 46 km の Inline，東西方向に 23 km の Crossline が設定され，総面積は 2283 km2で

ある．Near Trace Offset は 283 m，Bin size は 12.5 m（Inline）× 25.0 m（Crossline），

記録長は 8,192 ms，サンプリング間隔は 2 ms である（JOGMEC，2012a）.「三陸沖東

方 3D」のエアガンの出力は 2×3,090 in3 であり，ストリーマーケーブルは 4,800 m を

10 本曳航している．探査エリアは南北方向に 94 km の Inline，東西方向に 20 km の

Crossline が設定され，総面積は 1,553 km2である．Near Trace Offset は 190 m，Bin 

size は 12.5 m（Inline）× 25.0 m（Crossline），記録長は 8,000  ms，サンプリング

間隔は 2 ms である（JOGMEC，2012b）．2002～2003 年に JAMSTEC によって調査

船 Polar Duke と Polar Princess を用いて取得された，掘削孔の直上を通る二次元地震

探査記録「八戸沖 2D」（測線長は 1,495 kmと 248 km）の解析を行った（図 7）．また，

2004 年と 2006 年に産業技術総合研究所の地質調査総合センターによって取得された二

次元地震探査記録（GH 04 & GH 06）の解析結果（Noda et al., 2013）に関する考察を
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行った（図 7）． 

反射法地震探査は，海面付近で人工的に発生させた弾性波が，音響インピーダンス（媒

質の密度×媒質中の音速）が変化する地層の境界面で反射して戻ってきた信号を受振す

ることで海底下の構造を連続的に捉える手法である．探査にはエアガン（震源）と，ハイ

ドロフォン（受信機）を内蔵したストリーマーケーブルを曳航して行う．エアガンは，圧

縮した空気を一定の間隔で水中に解放して振動（地震波）を発生させる装置で，出力の増

大や波形の調整を目的として，容量の異なるエアガンを複数組み合わせて使用すること

もある．受信器が 1 つのシングルチャンネル反射法地震探査（Single-Channel Seismic 

reflection: SCS）と，多数の受信機を用いるマルチチャンネル反射法地震探査（Multi-

Channel Seismic reflection: MCS）がある．また，ストリーマーケーブルを 1 本曳航す

る二次元地震探査では，基本的に測線直下の線的な地質情報の把握しかできないが，ケー

ブルを複数本曳航する三次元地震探査では海底下の構造を面的に捉えることが出来る．

この違いの理由は測線の間隔が密になって情報量が増えたことだけではなく，三次元地

震探査では側方からの反射も考慮した立体的なイメージング処理が行われているためで

ある．さらに，時間深度断面や測線に拘束されない任意の断面，例えば水平断面を作成す

ることが出来るため，解釈も容易である. 

反射法地震探査は発震点と受振点が離れているため，伝播の過程で減衰やノイズの混

入が生じる．地下構造を正しく捉えるためには，振幅の復元やフィルターによる S/N 比

の上昇などの処理を行う必要がある．一般には地下構造を水平であると仮定し，発震点と

受振点が同一点にあるゼロオフセット記録を作る NMO 補正や，反射記録を重合する

CDP 重合などが行われるが，傾斜した地形や断層などによって地下構造が複雑になると

イメージングが歪んでしまう．その際には，反射点を補正して真の位置に戻すマイグレー

ション処理を行うことで，高精度のイメージを得ることが出来る．本研究で用いた基礎物

理探査「三陸沖 3D」の記録は，JOGMEC によって PTSM（重合前時間マイグレーショ

ン）処理が行われている（JOGMEC, 2009）. 

 

 

2-2 解析手法 

2-2-1 地すべり体の認定基準 

調査地域の地震探査記録を見ると，全体として地すべり層と整然層が互層をなしてお
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り，地すべり層の内部は構造が不鮮明な部分と逆断層の繰り返しの部分（Imbrication）

に分類できる．前者は未固結堆積層が変形を受けて無構造が見える部分，あるいは地震波

の減衰によって内部構造が不明瞭になった部分と考えられる．後者は主に地すべり層の

前縁側や底面付近で確認され，付加体で見られるような逆断層を繰り返し形成したもの

と考えられる（森田ほか，2011）．また，地すべりに付随する特異な岩脈状構造が音響的

透明層として認められ，地すべりのすべり面からの脱水に関与していると考えられる

（Morita et al., 2011）．理由として，すべり面はある程度厚みを持った弱振幅層に特徴

づけられるが，前縁部から離れるほど厚みは減り，逆に振幅は増すためである（図 8）．

一般に，堆積層の厚みの地域差や，層の物理特性（地震波の反射に影響）の変化は生じう

るが，これらの考えうる変化を考慮しても，通常の層と地すべり層の基底ではすべり面の

厚みに顕著な違いがある．この特徴は「すべり面中の特定層にある余剰水分は，地すべり

による変形に伴い，平行岩脈を通じて上側へ排水される」という森田ほか（2011）を支

持する．この岩脈状構造は地すべりの Imbrication 部の基底部から直上方向に形成され，

時間深度断面上では均等な間隔で平行に分布しているため，地すべり体を識別するため

の良い指標となる．広範にわたる平行で画一的な岩脈の構造は，全てすべり面から発生

し，地すべり体を貫入するものの，Chaotic な堆積物に被覆されている．このことは，平

行岩脈状構造は地すべりが発生した後，かつ Chaotic な堆積物に被覆される前に発達し

ていることを示唆している（図 8）． 

上述したように，この地域の地すべりは円弧すべりではなく層面すべりの形態をとる．

円弧すべりは，すべり面の形態や接する岩相の変化も複雑であるため，シンプルなモデル

の構築は容易ではなく，地すべり発生後でなければすべり面がどこに形成されるか分か

らない．一方，層面すべりは比較的単純な形態で，層理に沿って追跡することですべりに

直接関与しなかった「すべり面相当層」を特定することもできるため，形成様式の復元だ

けでなく年代の推定も可能となる（図 2，9-10）．地震探査記録の断面図を見ると，すべ

り面付近の構造が比較的残っていることも，本研究海域の地すべりが層面すべりタイプ

であることを支持する．こうしたことから，本研究では，はじめに三次元地震探査記録を

用いて地すべりの形成様式（すべり面・地すべり体の上面・地すべり発生時の海底面）に

関する認定基準を決定し，それを基に地すべり層の抽出を行った（図 9）．下北半島沖で

確認できる地すべり層の形成様式としては，始めに地すべりが生じた際にすべり面部に

おいて断層ブロックで構成される Imbrication 構造が生じ，前縁部ではスラストを起点
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に上位へのし上がり，その後 Chaotic な堆積物が Imbrication 構造を覆うように堆積し

たと解釈できる（図 10）．ここで，地すべり堆積物の底面にある厚みをもった弱振幅層

がすべり面，Imbrication 構造や Chaotic な堆積物に被覆された層が地すべり前の海底

面，Chaotic な堆積物の最上部にあり整然層に覆われた層が地すべり後の海底面，である

と考えられる（図 9，10）．また，すべり面と地すべり発生時の海底面の間の厚さから，

最初に重力滑動に関わった表層堆積層の厚さが求められる．こうした形成様式の復元は，

この地域の地すべりが緩傾斜の層面すべりの形態を取るため可能となっている．なお，三

次元地震探査記録中には，長さや幅が 50 kmを超えるような大規模地すべりも認められ，

データ範囲外に広がっている一部の地すべりについては，末端部の識別が困難である． 

 

 

2-2-2 地すべり体の滑動方向と体積の推定 

  地すべりによって移動した堆積物の滑動方向や体積を推定する方法はいくつかある．

滑動方向は斜面傾斜方向とおおよそ一致し，馬蹄形の地形（Lastras et al., 2004）や粒子

のファブリック（Wynn et al., 2002; Kanamatsu et al., 2014）から推定される．また，

Bull et al.（2009）は三次元の地震探査記録から，地すべりに関わりのある滑落ドメイン，

移動ドメイン，先端ドメインなどの地質構造を明らかにし，滑動の方向と距離の評価を行

っている．Imbrication もまた滑動方向の推定に用いられるが，本研究では森田（2011）

で報告された平行岩脈状構造に焦点を当てた．平行岩脈状構造は識別が容易で，時間深度

断面上では Imbrication に対して直交する特徴を有しているため，滑動方向の推定が可

能となる（図 11a）．平行岩脈状構造を三次元地震探査記録で詳細に観察できる例はこれ

までほとんど報告されておらず，その特徴を用いて滑動方向を高い空間分解能で推定で

きるほか，年代を特定することで同海域での時系列的な変化も詳細に追跡できる．調査海

域は傾斜が非常に緩やかなので，滑動方向は非常に多様である．本研究では，40×20 km

のエリアを 1 km メッシュで区切り，時間深度断面上の平行岩脈状構造に直交する方向を

算出することで，詳細な滑動方向を求めている（Nakamura et al., 2020）（図 11b-c，図 12）． 

  地すべりの体積については，GIS データを用いて崩壊部の面積・滑落崖の高さ・斜面の

長さなどから体積を推定する方法（McAdoo et al., 2000）や，地すべり前後の地形を比較

しながら，滑落崖や崩壊部から消えた堆積物量および斜面下部に堆積した堆積物量を計

算する方法（Canals et al., 2004）などが挙げられる．本研究では，反射法地震探査デー
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タ解析ソフトの OpendTect（dGB Earth Sciences）を用いて，滑動方向と同様に平行岩

脈状構造を用いて体積の推定を行った（図 13a）．平行岩脈状構造は特徴的な構造をして

いるため，時間深度断面上でも整然層との区別は容易であり，地すべり堆積物の輪郭を捉

えることが可能である．さらに，各深度で同様の作業をすることにより，全体として地す

べり体の外形を把握することが可能となることから，各地すべりの体積を計算した

（Nakamura et al., 2020）（図 13b）．これらのアプローチの利点は，地すべり発生前の地

形データを必要としない点である．ただし，平行岩脈状構造が識別できないほどの小規模

な地すべりについては，滑動方向と体積の推定が困難であるため，本研究の対象とはして

いない．そのため，本研究における地すべりの発生件数は実際よりも過小評価しているこ

とになる．地すべりは三陸沖 3D の範囲内に必ずしも収まるわけではないため，それらの

データも加味する必要があるが，システムの仕様上複数のプロジェクトを同時に扱うこ

とが難しい．そこで，反射法地震探査データ解析ソフトの Petrel（Schlumberger）を用

いて地すべり体のすべり面と上面のトレースを行い，その間の体積を求めた．ここでは，

三陸沖北西 3D や三陸沖東方 3D に拡がる範囲の体積を加味し，三陸沖 3D 内の地すべり

と連続していない地すべり体の記録も新たに追加している．三陸沖 3Dの東側には 3Dデ

ータがないため，地すべり#1 については，東西方向に横断する二次元地震探査記録の断

面 ODSR 02-5 と ODSR 02-7 を用いて補足を行った．本研究では，三陸沖 3D の北東と

南東の端点と二次元地震探査記録の東端をそれぞれ繋ぐことで，反射測線が不足してい

る箇所を楕円に近似させ，その地すべりの体積を最大値とした. 

  斜面傾斜角については，深度の変化と 2 点間の距離から計算している．現在の傾斜で

あるため，累積していく傾動の影響を受け，古い時代の値が現在よりも大きくなっている

と考えられるが，地すべり発生時の古傾斜を復元するための情報を有していないため補

正は行っていない． 

 

 

2-2-3 サイスミックアトリビュート 

  通常の反射断面では認識できない物性やジオメトリー等の地下構造を把握するため，

サイスミックアトリビュートの抽出も行った（Taner et al., 1979）．サイスミックアト

リビュートとは，地震波形に対して数学的な変換を適用して得られる値の総称であり，振

幅・周波数・速度など様々なアトリビュートが存在する．本研究では平行岩脈状構造をよ
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り明瞭に見るため，反射法地震探査データ解析ソフトの OpendTect（dGB Earth Sciences）

と Petrel（Schlumberger）を用いてアトリビュートの処理を行った（図 14）．それぞれ

の算出方法について以下に記す． 

 

【センブランス（Semblance）】 

 センブランスは，任意の時間ウインドウ内における反射波の水平方向への連続性を表

すアトリビュートである．センブランス値が高いと地層の水平方向への連続性が高いと

考えられることから，断層の発達によって地層の連続性が損なわれる構造の同定に用い

られる（辻ほか，2004）．センブランス Semb（t）は以下の式で定義され（Taner, 1992），

N はウインドウの幅を，fm（t）は m 番目のトレース波形を，M はセンブランス値を求め

る際に考慮するトレース数を，それぞれ表す（辻ほか，2004）．これにより，平行岩脈状

構造がより鮮明に認識できるようになった（図 11c）． 

 

𝑆𝑒𝑚𝑏(𝑡) =
∑ {∑ 𝑓𝑚(𝑡 + 𝜏)𝑀

𝑚−1 }2 − ∑ ∑ 𝑓𝑚
2(𝑡 + 𝜏)𝑀

𝑚−1
𝜏=𝑁 2⁄
𝜏=−𝑁 2⁄

𝜏=𝑁 2⁄
𝜏=−𝑁 2⁄

∑ ∑ 𝑓𝑚2(𝑡 + 𝜏)𝑀
𝑚−1

𝜏=𝑁 2⁄
𝜏=−𝑁 2⁄

 

 

 

【エンベロープ・瞬間位相】 

反射波トレース f（t）は，振幅 A（t）と位相𝜃（t）を用いると以下のように表現できる. 

 

𝑓(𝑡) = 𝐴(𝑡)・cos𝜃(𝑡) 

 

この f（t）にヒルベルト変換（余弦値は正弦値に，正弦値は余弦値に変換）を施すことで，

位相を 90°ずらした虚数成分 g（t）が得られる. 

 

𝑔(𝑡) = 𝐴(𝑡)・sin𝜃(𝑡) 

 

虚数 g（t）に対して反射波トレース f（t）を実部とみなすと，上記 2 式より複素反射波

トレース F（t）として以下のように表現できる（Taner et al., 1979）． 
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𝐹(𝑡) = 𝑓(𝑡) + 𝑖 ⋅ 𝑔(𝑡) = 𝐴(𝑡) ⋅ 𝑒𝑖𝜃(𝑡) 

 

ここで，f（t）と g（t）が明らかであれば，振幅 A（t）と位相𝜃（t）の情報を個別に解明

することが出来る（Taner et al., 1979）. 

 

𝐴(𝑡) = √𝑓2(𝑡) + 𝑔2(𝑡) 

𝜃(𝑡) = 𝑎𝑟𝑐𝑡𝑎𝑛 (𝑔(𝑡) 𝑓(𝑡)⁄ ) 

 

振幅 A（t）はエンベロープ（Envelope）や瞬間振幅（Instantaneous Amplitude）と呼

ばれ，位相情報を含まないため，通常の反射断面図に比べて反射強度の強い部分が強調さ

れる．また，位相𝜃（t）は瞬間位相（Instantaneous Phase）と呼ばれ，振幅情報を含ま

ないため，振幅の小さな反射面の追跡や認定に有用である（図 14c）. 

 

 

【相対的音響インピーダンス（Relative acoustic impedance）】 

相対的な音響インピーダンスとは，規則的にサンプリングされた振幅値の累積和であ

る．地震波トレースを積分し，その計算結果を high-pass Butterworth filter を通して，

低周波ノイズを低減させた値を得る．このアトリビュートは明瞭な音響コントラストを

示し，シーケンス境界，不整合面，不連続性などの認定に有用である（図 14b）． 

 

【カオス（Chaos）】 

  地震データ中に含まれる混沌とした信号パターンは，dip や azimuth といった組成の

欠如を推定する手法として用いられる．断層だけでなく，ガスの移動経路や岩塩の貫入，

チャネルの充填といった不連続性を強調するため，局地的な地質的特徴と関係している

可能性がある（図 14b）． 

 

【反射強度（Reflection intensity）】 

 元の地震データの平均振幅にサンプル間隔を掛けることで得られる値で，周波数を保

持しながら振幅を強調して描写することができる（図 14b）． 
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2-2-4 年代モデル 

地球深部探査船「ちきゅう」によって採取された下北半島東方沖掘削試験 CK06-06 の

掘削点 9001C・D と下北八戸沖石炭層生命圏掘削調査（IODP Exp. 337）の掘削点 

C0020A の 2 つのデータを用いて年代モデルを作成した．掘削地点が三陸沖 3Dの範囲外

にあり（図 3），全ての反射面に正確な年代を与えることが困難であったため，Phillips 

et al.（2016）の年代を基に，掘削地点と調査地域の両方で確認できる反射面の年代以外

は内挿によって補完した（図 15）．また，より正確な堆積速度を計算するために，堆積

物コアの孔隙率データを用いて深度ごとに各堆積層の圧密を補正した（Science and 

Planning Department Center for Deep Earth Exploration, 2007）．時間から深度への

変換の際には，Taira et al.,（2005）を基に，鮮新統で 1,650 m/秒，第四系で 1,550 m/秒

の値を，各地すべりの間隔や規模の計算などに用いた（図 16）． 

  また，地すべりの発生時期と体積の関係については，1）通常の堆積速度はどの時代も

概ね一定（黒柳ほか，2006; 青池ほか，2010; 堂満ほか，2010），2）地すべりによる堆

積は通常の堆積速度と比較すると非常に速い，という 2 つの仮定を置いた．調査海域で

は主に半遠洋性堆積物が堆積しており（Inagaki & Hinrichs, 2010），地すべり堆積物と

比較すると堆積速度は非常に遅く，C9001C では約 62 cm/1000 年，C9001D では約 17 

cm/1000 年である（青池ほか，2010; 堂満ほか，2010）．これらの仮定のもと，全体の

堆積層から地すべりの層厚を差し引く場合と差し引かない場合の 2 つのケースで計算し

た．その理由としては，調査地域の外側から堆積物が運搬されてきている場合は地すべり

の層厚を差し引いて計算して問題ないが，その場にある堆積物が再移動している場合は

層厚分を差し引くべきではないためである．実際には両方のケースが入り混じっている

と考えられるため，両方の仮定を置くことで，最大値と最小値を見積もった．さらに，す

べり面と地すべり発生時の海底面の間の厚さを補正することで，より正確な発生時期を

得ることができる（図 10）． 
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図 7 調査地域周辺で実施された地震探査記録（GH 04 & GH 06 の航跡図は Noda et al．

（2013）を参照） 

本研究で用いた地震探査記録．2008 年と 2010 年に JOGMEC によって取得された三

次元の基礎物理探査記録と 2002～2003 年に JAMSTEC によって取得された二次元地

震探査記録の解析を行った．また，調査海域の北方にある日高沖では 2004 年と 2006

年に産業技術総合研究所の地質調査総合センターによって二次元地震探査記録が取得

されている． 
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図 9 海底地すべりの形成様式 1（Nakamura et al., 2020 を改変） 

(a) 三陸沖 3Dの Inline C の反射断面図．地震探査記録中には，地すべりに関わる典型

的な変形構造が認められる．(b) 地すべり体の解釈．ある程度の厚みをもった弱振幅層

に特徴づけられるすべり面と，地すべり堆積物にのし上げられた層が地すべり発生時

の海底面の間の厚さから，最初に重力滑動に関わった表層堆積層の厚さが求められる．

白抜けの鉛直構造は平行岩脈状構造であり（黄色い三角），浅部の整然層を貫通しない

ことから，地すべり発生時に形成されたと考えられる． 
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図 10 海底地すべりの形成様式 2（図 9 の解釈図）（Nakamura et al., 2020） 

図 9 (b)の形成過程．地すべり層の形成様式としては，初めに地すべりが生じた際にす

べり面部において断層ブロックで構成される Imbrication が生じ，前線部ではスラス

トを起点に上位へのし上がり，その後 Chaotic な堆積物が Imbrication 構造を覆うよ

うに堆積したと解釈できる．地すべり堆積物にのし上げられた反射面が地すべり発生

時の海底面，整然層に覆われた Chaotic な堆積物の最上面が地すべりの最上部と考え

られる．のし上げられた堆積物の年代の同定により，海底地すべりが生じた年代や周期

性などの議論が可能となる. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



25 

 

 

図 11 時間深度断面上における地すべりの滑動方向の推定 1 （Nakamura et al., 2020） 

(a) 地震探査記録中の平行岩脈状構造．地震探査断面において垂直方向に均等に分布す

る平行岩脈状構造は，時間深度断面上では縞状に分布して見える．(b) 平行岩脈状構造

と滑動方向．白抜きの縞模様に見える平行岩脈状構造を用いて地すべりの滑動方向の

推定が可能．星印周辺は平行岩脈状構造が見られず，chaotic な堆積物に覆われている

場と一致する．(c) アトリビュート解析の結果．センブランス処理を b の枠内にかけた

結果，平行岩脈状構造がより鮮明に認識できるようになった（アトリビュート解析につ

いては図 14 で詳細な説明を行う）．（d）矢印は各グリッド（1 km 四方）部における

推定される滑動方向を示し，中央付近で地すべりが向かい合っている． 
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図 13 地すべり堆積物の三次元的分布（Nakamura et al., 2020 を改変） 

(a) 時間深度断面上での地すべり分布．時間深度断面上の平行岩脈状構造は地すべり堆

積物と background sediment の境界も表す．紫線で示すように，各深度で平行岩脈状

構造の輪郭を捉えることで，地すべり堆積物の三次元的な分布を認識できる．(b) 地す

べり体の三次元的な分布と体積．各地すべり体の外形から体積を推定した値を示す． 
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図 15 調査地域周辺の層序と年代モデル（Nakamura et al., 2020 を改変） 

(a) 調査地域周辺で行われた基礎試錐「三陸沖」「八戸沖」「久慈沖」，および深海掘

削計画 Site 438-440 を基にした層序分布（Science and Planning Department Center 

for Deep Earth Exploration，2007 を基に作成）．各掘削点の位置については図 3 を

参照．(b) Phillips et al.（2016）による C9001/C0020 の年代モデル．地震探査記録中

の青線は層序の境界（第四系／鮮新統，鮮新統／中新統）を示す． 
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図 16 速度データ（Nakamura et al., 2020 を改変） 

速度データは図 3 の測線 ODSR 02-7 と ODSR 02-B の交点（Site 7-B）で取得された 

(Taira et al., 2005)．調査地域における平均速度は鮮新統が 1,650m/秒で，第四系が

1,550m/秒とした． 
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第 3 章 結果 

 

  本博士論文中，3 章（原本の pp. 39-41，43-67，69, 74-75）の部分は，Journal of 

Geophysical Research 誌に掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットで

の公表をすることができません。 
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3-1 反射断面に見られる地すべりの構造 

  三次元地震探査記録を用いて地すべりの形成様式（すべり面・地すべり体の上面・地

すべり発生時の海底面）に関する認定基準を決定し，それを基に地すべり層の抽出を行

った結果，鮮新統に 4 回，第四系に 8 回の地すべりが発生していることを確認した

（Nakamura et al., 2020）（図 17，47，表 1）．大規模な地すべりの中には長さや幅が

50 kmを上回るものや，厚みが 200 ms を上回るものも存在するが，探査範囲外に連続

して分布する部分も考慮すれば，実際の地すべりは更に大きい可能性がある（図

18a）．また，冠頂部や滑落崖が発達すると考えられる地点の反射断面を確認したが該

当する構造は確認できなかった．地すべりは基本的に整然層に挟まれているが，一部で

は連続して発生した小さな地すべりが 1つの集合体になっているものも見られた．地す

べりの始点（滑落部）の識別が困難なことは記したが，地すべりの終点（末端）は，前

縁部でスラストを起点に上位へのし上がった部分が，Chaotic な堆積物に被覆され尖滅

を示している．側面部（edge）は，末端のように尖滅するというよりは，同一層準にお

ける整然層との境界部分として比較的シャープな構造をしている．各地すべりは

Imbrication 構造と Chaotic な堆積物によって構成され，占める割合では前者のほうが

多い（図 9c）．また，地すべりの構造のサイズ比（例えば Imbrication の厚み，平行岩

脈状構造の厚みや間隔）がイベント間でほぼ一定であるという傾向がみられた．さら

に．地すべり堆積物の占める割合は 2 Ma 以前より 2 Ma 以降に多く，地域的に北側に

多く堆積している（図 18b）． 

  地すべり体の堆積物の特徴について検討するため，下北半島東方沖掘削試験 CK 06-

06 で得られた掘削点 C9001C コアの堆積物記録を見てみると，ほとんどを clay が占め，

silt，sand，volcanic はあまり多くないが，地すべりのすべり面の深度は数 10 cm のシル

ト層となっている（図 19）．また，ロギング記録を見ると，全体的に値のばらつきが大

きいが，磁化率など細かな変動とは別の大きなトレンドの変化も見られる（Science and 

Planning Department Center for Deep Earth Exploration, 2007）． 

  「三陸沖 3D」の範囲から連続して分布する部分の地すべりを評価するため，他の地震

探査記録の解析も行った（図 20-22）．平成 21 年度基礎物理探査「三陸沖北西 3D」は，

三陸沖 3D よりも西側（陸側）に位置しているため，三陸沖 3Dと同様に多くの地すべり

層が確認できた（図 20）．8 回の地すべりのうち 4 回が鮮新統，4 回が第四系の地層で

認められ，8 回のうち 6 回が三陸沖 3Dの範囲から連続して分布するイベントの一部分と
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なっている．平成 22 年度基礎物理探査「三陸沖東方 3D」は，三陸沖 3D の南側に位置

しているが，三陸沖東方 3D は三陸沖 3D のように多くの地すべり層を確認することがで

きなかった（図 21）．3 回の地すべりのうち 2 回が鮮新統，1 回が第四系の地層で認め

られ，3 回のうち 1 回が三陸沖 3D の範囲から連続して分布するイベントの一部分となっ

ている．三陸沖 3D 内で見られる地すべりとは独立した地すべりを，それぞれ地すべり#

北西 A，地すべり#北西 B，地すべり#東方 A，地すべり#東方 B とした． 

 

地すべり#1（図 23）：三陸沖 3D のほぼ全域に広がる地すべりで，海面下深度は 3,000

～4,200 ms である．層厚は 50～500 ms と値の範囲が広く，南から北に向かって厚くな

り，平均で 250 ms，最大で 500 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方

向は南西-北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 1.74°，地すべり体の長さは南西

から北東方向に最大で約 24 km，幅は北西から南東方向に最大で約 29 km である．面積

は約 580～1005 km2，体積は約 147～264 km3と推定されるが，東側は地震探査記録の

範囲から連続して分布しており，三陸沖 3Dを東西方向に横断する二次元地震探査記録の

断面 ODSR 02-5 と ODSR 02-7 をみると，三陸沖 3D の東側に 20 km 以上にわたって地

すべりが続いていることが確認できるため，2 倍近い大きさである可能性もある． 

 

地すべり#2（図 24）：三陸沖 3D の中央部に広がる地すべりで，海面下深度は 3,200～

3,500 ms である．層厚は 40～100 ms ほどの範囲に集中しており，平均で 70 ms，最大

で 100 msほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，

同方向の平均斜面傾斜角は 0.81°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 19 

km，幅は北西から南東方向に最大で約 17 km である．面積は約 235 km2，体積は約 16 

km3と推定される. 

 

地すべり#3（図 25）：三陸沖 3D の中央部に広がる地すべりで，海面下深度は 3,200～

3,500 ms である．層厚は 40～90 ms ほどの範囲に集中しており，平均で 60 ms，最大で

100 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，同

方向の平均斜面傾斜角は 0.77°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 27 

km，幅は北西から南東方向に最大で約 11 km である．面積は約 174 km2，体積は約 10 

km3と推定される． 
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地すべり#4（図 26）：三陸沖北西 3D の北東部から三陸沖 3D の北側半分にかけて広が

る地すべりで，海面下深度は 2,600～3,400 ms である．層厚は 20～200 ms と値の範囲

が広く分布しているが，特に 80~160 ms の範囲に集中している，平均で 100 ms，最大

で 200 ms ほどであり，北西側に 160 ms 以上の厚みのあるエリアが集中している. 平行

岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は

0.84°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 31 km，幅は北西から南東方

向に最大で約 48 km である．面積は約 1059 km2，体積は約 156 km3と推定されるが，

地震探査記録の北側と東側にも地すべり構造が連続する． 

 

地すべり#5（図 27）：三陸沖 3D の北東側半分にかけて広がる地すべりで，海面下深度

は 2,600～2,900 ms である．層厚は 20～100 ms ほどの範囲に集中しており，平均で 40 

ms，最大で 100 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は北西-南東方

向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 0.93°，地すべり体の長さは北西から南東方向に

最大で約 5 km，幅は南西から北東方向に最大で約 13 kmである．面積は約 58 km2，体

積は約 4 km3と推定される． 

 

地すべり#6（図 28）：三陸沖 3D の北東側半分にかけて広がる地すべりで，海面下深度

は 2,500～2,800 ms である．層厚は 20～200 ms と値の範囲が広く，南西から北東に向

かって厚くなり，平均で 120 ms，最大で 200 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定

される滑動方向は南西-北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 1.08°，地すべり体

の長さは南西から北東方向に最大で約 15 km，幅は北西から南東方向に最大で約 24 km

である．面積は約 259 km2，体積は約 33 km3と推定されるが，地震探査記録の北側と東

側にも地すべり構造が連続する．地すべり層内にメタンハイドレートBSRが確認できる． 

 

地すべり#7（図 29）：三陸沖 3D の北東側半分にかけて広がる地すべりで，海面下深度

は 2,700～3,100 ms である．層厚は 20～200 ms と値の範囲が広く，平均で 150 ms，最

大で 300 ms ほどであり，中央から北部にかけて 160 ms 以上の厚みのあるエリアが集中

している．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は北西-南東方向であり，同方向の平

均斜面傾斜角は 0.02°，地すべり体の長さは北西から南東方向に最大で約 40 km，幅は
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南西から北東方向に最大で約 37 km である．面積は約 990 km2，体積は約 136 km3と推

定されるが，地震探査記録の北側と東側にも地すべり構造が連続する． 

 

地すべり#8（図 30）：三陸沖北西 3D の中央東側から三陸沖 3D の南東部にかけて広が

る地すべりで，海面下深度は 2,100～2,500 ms である．層厚は 20～200 ms と値の範囲

が広く，南西から北東に向かって厚くなり，平均で 100 ms，最大で 200 ms ほどである．

平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜

角は 0.66°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 14 km，幅は北西から南

東方向に最大で約 25 km である．面積は約 413 km2，体積は約 50 km3と推定されるが，

地震探査記録の南側と東側にも地すべり構造が連続する． 

 

地すべり#9（図 31）：三陸沖 3D の北側 1/3 にかけて広がる地すべりで，海面下深度は

2,300～2,500 ms である．層厚は 40～100 ms ほどの範囲に集中しており，平均で 50 

ms，最大で 100 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は北西-南東

方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 0.33°，地すべり体の長さは北西から南東方向

に最大で約 15.5 km，幅は南西から北東方向に最大で約 18 kmである．面積は約 203 

km2，体積は約 13 km3と推定されるが，地震探査記録の北側と東側にも地すべり構造

が連続する． 

 

地すべり#10（図 32）：三陸沖北西 3D の北東部から三陸沖 3D の北側半分にかけて広が

る地すべりで，海面下深度は 2,100～2,400 ms である．層厚は 40～200 ms と値の範囲

が広く，南西から北東に向かって厚くなり，平均で 100 ms，最大で 200 ms ほどである．

平行岩脈状構造から推定される滑動方向は北西-南東方向であり，同方向の平均斜面傾斜

角は 0.22°，地すべり体の長さは北西から南東方向に最大で約 28 km，幅は南西から北

東方向に最大で約 29 kmである．面積は約 637 km2，体積は約 87 km3と推定されるが，

地震探査記録の北側と東側にも地すべり構造が連続する．平行岩脈状構造が顕著に発達

している地すべり層であり，図 10 で示したような地すべり体によるのし上がりが見られ

る． 

 

地すべり#11（図 33-34）：地すべり#11 には同じ層準に 2 層の地すべりが存在するため，
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便宜的に#11A と#11B と分けた．#11Aと#11B は三陸沖北西 3Dのエリアから三陸沖 3D

のエリアに向かって滑動し，末端部において滑動方向が向かい合うという珍しい特徴が

見られる（図 11b-c）．地すべり#11A は三陸沖北西 3D の中央付近から三陸沖 3D の南

側半分，さらには三陸沖東方 3D の北部にまで広がる地すべりで，海面下深度は 1,700～

2,200 ms である．層厚は 20～200 ms と値の範囲が広い．平均で 100 ms，最大で 150 

ms ほどであり，中央部に 160 ms 以上の厚みのあるエリアが集中している．平行岩脈状

構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は0.09°，

地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 27 km，幅は北西から南東方向に最大

で約 35 km である．面積は約 1,078 km2，体積は約 104 km3と推定されるが，地震探査

記録の東側にも地すべり構造が連続する．地すべり#11B は三陸沖北西 3D の中央付近か

ら三陸沖 3D の北側半分にかけて広がる地すべりで，海面下深度は 1,300～2,200 ms で

ある．層厚は 20～200 ms と値の範囲が広く，北東から南西に向かって厚くなり，平均で

100 ms，最大で 150 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は北東-南

西方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 0.07°， 地すべり体の長さは北東から南西方

向に最大で約 60 km，幅は南東から北西方向に最大で約 24 km である．面積は約 806 

km2，体積は約 75 km3と推定されるが，地震探査記録の北側と東側にも地すべり構造が

連続する．また，図 10 で示したような地すべり体によるのし上がりが見られる． 

 

地すべり#12（図 35）：三陸沖北西 3D の北西端から三陸沖 3D の北東端まで広がる地す

べりで，海面下深度は 1,700～1,900 ms である．層厚は 20～100 ms ほどの範囲に集中

し，北西から南東に向かって薄くなり，平均で 50 ms，最大で 100 ms ほどである．平行

岩脈状構造から推定される滑動方向は北西-南東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は

0.44°，地すべり体の長さは北西から南東方向に最大で約 33 km，幅は南西から北東方

向に最大で約 11 km である．面積は約 522 km2，体積は約 39 km3と推定されるが，地

震探査記録の北側にも地すべり構造が連続する．#1～#12 の中では最後に発生した地す

べりであるため被覆が少なく，海底チャネルが侵食している箇所も見られる（図 36-37）． 

 

地すべり#北西 A（図 38）：三陸沖北西 3Dの南東部に位置し，三陸沖 3D の南西端に隣

接する場所に広がる地すべりで，反射面の深度から#3 と同時期に発生したと考えられる．

海面下深度は 2,500～2,800 ms である．層厚は 20～100 ms ほどの範囲に集中し，平均
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で 90 ms，最大で 100 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-

北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 1.26°，地すべり体の長さは南西から北東

方向に最大で約 4 km，幅は北西から南東方向に最大で約 6 kmである．面積は約 14 km2，

体積は約 1 km3と推定される． 

 

地すべり#北西 B（図 39）：三陸沖北西 3D の中央から北西部にかけて広がる地すべりで，

反射面の深度から#4 の後に発生したと考えられる．海面下深度は 2,200～2,500 ms であ

る．層厚は 50～180 ms と値の範囲が広く，南西から北東に向かって厚くなり，平均で

130 ms，最大で 200 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は西南西-

東北東方向であり，同方向の平均斜面傾斜角は 1.26°，地すべり体の長さは西南西から

東北東方向に最大で約 9 km，幅は南西から北東方向に最大で約 6 km である．面積は約

26 km2，体積は約 3 km3と推定される． 

 

地すべり#東方 A（図 40）：三陸沖東方 3Dの北東に広がる地すべりで，反射面の深度か

ら#2 と#3 の間に発生したと考えられる．海面下深度は 2,750～2,900 ms である．層厚は

40～170 ms と値の範囲が広く分布しているが，特に 40-80 ms の範囲に集中している，

平均で 60 ms，最大で 100 ms ほどであり，南東部に 120 ms 以上の厚みのあるエリアが

集中している．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向であり，同方向

の平均斜面傾斜角は 1.97°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大で約 3 km，幅

は北西から南東方向に最大で約 6 km である．面積は約 12 km2，体積は約 1 km3と推定

される． 

 

地すべり#東方 B（図 41）：三陸沖東方 3Dの北部中央に広がる地すべりで，反射面の深

度から#3 と#4 の間に発生したと考えられる．海面下深度は 2,200～2,650 ms である．層

厚は 20～180 ms と値の範囲が広く，南西から北東に向かって薄くなり，平均で 90 ms，

最大で 200 ms ほどである．平行岩脈状構造から推定される滑動方向は南西-北東方向で

あり，同方向の平均斜面傾斜角は 0.75°，地すべり体の長さは南西から北東方向に最大

で約 6 km，幅は北西から南東方向に最大で約 10 km である．面積は約 63 km2，体積は

約 5 km3と推定される． 
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地すべり#ODSR(P) （図 42）：三陸沖 3D のエリアから 80 km ほど東のエリアに広がる

地すべりで，#3 と#4 の間に発生したと考えられる．海面下深度は 3,200～3,800 ms，斜

面傾斜角は 1.97°である．層厚は 40～140 ms の範囲に集中しており，平均で 80 ms，

最大で 150 ms ほどである．二次元地震探査記録では平行岩脈状構造を基にした滑動方向

の推定はできない．長径は北西から南東方向に約 20 km，短径は南西から北東方向に約

16 km である．面積は約 342 km2，体積は約 31 km3と推定される． 

 

地すべり#ODSR(Q) （図 43）：三陸沖 3D のエリアから 80 km ほど東のエリアに広が

る地すべりで，#12 の時期に発生したと考えられる．海面下深度は 2,800～3,100 ms，斜

面傾斜角は 0.82°である．層厚は 20～140 ms の範囲に集中し，東から西に向かって厚

くなり，平均で 80 ms,最大で 140 ms ほどである．二次元地震探査記録では平行岩脈状

構造を基にした滑動方向の推定はできない．長径は北北西から南南東方向に約 24 km，

短径は西南西から東北東方向に約 22 km である．面積は約 334 km2，体積は約 26 km3

と推定される． 

 

JAMSTEC の地球深部探査センターが 2002～2003 年に調査船 Polar Duke と Polar 

Princess を用いて取得した，二次元地震探査記録（掘削孔の直上を通り，「三陸沖 3D」

「三陸沖北西 3D」を東西に横切る）では，三陸沖 3D と東側で隣接する部分の他に，同

エリアより 80 kmほど東側（沖側）において鮮新統と第四系の地形にそれぞれ 1 回ずつ

（#ODSR(P)，#ODSR(Q)）の地すべり層が認められた（図 3，21）．また，北側では日

高舟状海盆の浅部において広範囲にわたり海底地すべり堆積物に覆われていることが

Noda et al.（2013）によって報告されている（図 44b）．全体としてみると，地すべり層

は三陸沖 3Dのエリア近傍が特に顕著で，西側は隣接する部分に多くが認められ，東側と

南側ではほとんど認められない（図 17-21, 43）． 

 

 

3-2  メタンハイドレート BSR の分布 

メタンハイドレート BSR は広く分布しており，特に三陸沖 3D周辺の海域に分布が集

中している（図 45a）．メタンハイドレート BSR は地すべり層の内部で顕著であり，周囲

の整然層においては明瞭なメタンハイドレート BSR はほとんど認められない．これは，
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地すべり層中のメタンハイドレートBSR相当深度において周囲の整然層と比較して音響

インピーダンスのコントラストが大きいためである（図 45b-c）．しかし，隣接する三陸

沖北西 3D や三陸沖東方 3D では顕著なメタンハイドレート BSR は確認できなかった．

その一方で三陸沖 3D のエリアから 80 km ほど東のエリアでは二次元地震探査記録中に

メタンハイドレート BSR が認められ，同様に日高沖の地すべり堆積物について論じた

Noda et al.（2013）でもメタンハイドレート BSR が報告されている（図 45a）． 

 

 

3-3 地すべり体の滑動方向と体積 

  本研究海域は下北半島沖の陸棚斜面に位置し，急崖などによって傾斜が大きく変化す

る場所も少なく，そこで見られる地すべりの斜面傾斜角は 1 度を下回るものが多い．地

すべりの滑動方向は，一般的には地すべり当時の斜面傾斜方向と一致すると考えられる

が，本研究海域の地すべりは斜面傾斜角が非常に緩やかなためばらつきがある（図 12a）．

傾斜角の変化と同じように，傾斜方向も変化している可能性があり，注意が必要である．

また，一部の地すべりでは末端部が舌状になっており，それに合わせて平行岩脈状構造も

同心円状に広がりを見せている（図 12a）．こうしたことから，本研究においては大まか

な滑動方向の傾向について報告するが，斜面傾斜方向との明瞭な関係を求めるまでには

至っていない. 

平行岩脈状構造は識別が容易で（図 12b），時間深度断面上では Imbrication に対して

直交する特徴を有していることから（図 11a），40×20 km のエリアを 1 km メッシュで

区切り，時間深度断面上の平行岩脈状構造に直交する方向を算出することで滑動方向を

推定したところ（図 11b-c），卓越する滑動方向は南西-北東方向で，2 Ma 頃から北西-南

東方向もそれに加わる（Nakamura et al., 2020）（図 46）．このことは，第四系以降に北

海道沖で地すべりが見られるようになることとも一致する（図 44b）．平行岩脈状構造は

特徴的な構造をしているため，時間深度断面上でも整然層との区別は容易であり，地すべ

り堆積物の輪郭を捉えることが可能である（図 13a）．さらに，各深度で同様の作業をす

ることにより，全体として地すべり体の外形を把握することが可能となることから，反射

法地震探査データ解析ソフトの OpendTect（dGB Earth Sciences）を用いて各地すべり

の体積を計算した（図 13b）．平行岩脈状構造が識別できないほどの小規模な地すべりは

本研究の対象としておらず，三陸沖 3Dの範囲外に連続して堆積している部分を考慮しき
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れていないが，体積は 2 Ma 以前が 8～250 km3 で，2 Ma 以降は 4～140 km3 であり，

全体の傾向として 50 km3 を上回るような大規模な地すべりは連続して発生しない

（Nakamura et al., 2020）（図 47a, 表 1）．北西-南東方向に滑る#5，#7，#9，#10，#12

の地すべりの体積は，大小が交互という特徴が見られた．極端に規模が大きな#1 の地す

べりは，陸成から海成へと堆積環境が変わった直後に堆積した部分である（Inagaki et al., 

2012）（図 5）．推定した地すべり体の体積を基に，地すべりの発生年代と規模の関係に

ついて調べた結果，発生間隔と体積の間に相関は見られないが，発生頻度が上昇して 50

万年以内に各地すべりが発生するようになる 2 Ma 頃を境に発生時期と累積体積との間

により高い相関が見られた（Nakamura et al., 2020）（図 47b）．各地すべりの体積を合算

していった累積体積と発生間隔の相関を見てみると，2 Ma 頃を境に明らかな変化が見ら

れる．地すべりによる堆積物供給率は，地すべり#3 から#4 の間の期間（5.3～4.0 Ma）

のデータが欠損しているため，2 Ma 以前の分は過小評価する必要があるが，2 Ma 以前

の 9.4 cm/1000 年から 2 Ma 以降は 15.5 cm/1000 年へと増加している（図 47c）． 

図 47 は反射法地震探査データ解析ソフトの OpendTect（dGB Earth Sciences）を用

いて，深度ごとにトレースした地すべり体の輪郭から外形を求め，それを基に体積の計算

を行った結果を示す．ただし，地すべり体は三陸沖 3D の範囲外にも拡がっているため，

隣接する三陸沖北西 3D や東方 3D のデータで補間する必要がある．2-2-2 の「地すべり

体の滑動方向と体積の推定」の部分で述べた通り，図 48 は同じく反射法地震探査データ

解析ソフトの Petrel（Schlumberger）を用い，地すべり体のすべり面と上面のトレース

を行い，その間の体積を求めた．ここでは，#1 から#12 の中で三陸沖北西・三陸沖東方

に拡がる範囲の体積分を加味し，新たに三陸沖 3D内の地すべりと連続していない地すべ

り体（星印）の記録も追加している．体積の計算方法が異なるので，多少の誤差は生じる

ものの，傾向として大きな変化は見られなかった．  
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図 18 地震探査記録「三陸沖 3D」周辺の地すべりの分布（Nakamura et al., 2020 を基

に作成） 

(a) 地震探査記録「三陸沖 3D」周辺の地すべり分布．鮮新統と第四系の地層に地すべ

り（緑色）が多く見受けられる．(b) 地震探査記録「三陸沖 3D」の時間深度断面で見

る全堆積物に占める地すべり堆積物の割合．地域ごとに地すべり堆積物の割合を調べ

たところ，第四系は特に割合が高く，鮮新統・第四系ともに南側より北側に多く堆積し

ている． 
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図 44 時代ごとの地すべり分布 

Google map に産総研のシームレス地質図を重ね合わせた図（産総研地質調査総合セ

ンター，20 万分の 1 日本シームレス地質図，https://gbank.gsj.jp/seamless/）．(a) 

鮮新統における地すべり分布．(b) 第四系における地すべり分布．日高沖（図 7）で

は表層付近に多くの地すべりが認められる（Noda et al., 2013）． 
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図 46 地すべりの滑動方向と体積および年代の関係（Nakamura et al., 2020 を基に作成） 

三陸沖 3D の範囲外にみられる別個の地すべり体を星印で表している（図 38-41）．ま

た，右上の黄色い四角で囲っている部分は，グラフの中心付近を拡大している．卓越す

る滑動方向は南西-北東方向だけでなく，2 Ma 頃を境に北西-南東方向も加わるように

なり，50 km3 を上回る大規模なイベントが繰り返し発生している．ODSR(P)と(Q)は

二次元地震探査記録なので，時間深度断面上での平行岩脈状構造を用いた滑動方向の

推定は行えなかった． 
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図 47 鮮新統以降の地すべり発生時期と体積の関係（1）（Nakamura et al., 2020 を基

に作成） 

鮮新統以降における地すべりの発生時期，地すべり体の体積，発生間隔の関係を示す．地

すべり体の体積は OpendTect を用いて深度ごとにトレースを行い，地すべり体の輪郭か

ら外形を求め算出した．左列と右列の図は，地すべり発生時期と体積の関係を考える際

に，地すべり層の厚みを補正有り（左）と補正無し（右）を示す．(a) 各地すべりの発生

時期と体積の関係．地すべり#3 と#4 の間の記録が一部欠如している．(b) 1 つ前の地す

べりが発生してからの期間と地すべりの体積の関係．地すべり#1 については，それ以前

の地すべり記録がないため除外している．また，地すべり#3 と#4 の間の記録が欠如して

いるため，年代にエラーバーをつけている．(c) 地すべりの発生時期と各地すべりの体積

を合計した累積体積の関係．2 Ma 以降は傾斜が大きくなり，相関も特に高い． 
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表 1 各地すべりの体積 

本研究で用いた地すべり体の各種記録．ここで記載している地すべりの番号は，他の図

中の番号と対応している．年代の誤差は地すべり層の厚みを補正するかどうか（図 48a）

の違いを表している．#ODSR (P)と#ODSR (Q)の滑動方向が書かれていないのは，二

次元地震探査記録から抽出した地すべり体であることから，平行岩脈状構造を用いた

滑動方向の推定が行えなかったためである．三陸沖 3Dの範囲の東側に 3Dの地震探査

記録がなく，#1 は 2 倍ほど大きい可能性があるため，面積と体積に誤差を設けている

（図 23b，48，49）． 
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図 48 鮮新統以降の地すべり発生時期と体積の関係（2） 

鮮新統以降における地すべりの発生時期，地すべり体の体積，発生間隔の関係を示す．

図 47 に三陸沖北西・三陸沖東方に拡がる範囲の体積を加味し，三陸沖 3D内の地すべ

りと連続していない地すべり体（星印）の記録も追加している．地すべり体の体積は，

Petrel を用いて地すべり体のすべり面と上面のトレースを行い，その間の体積を算出

した．また，星印の地すべりについては詳細な年代は不明なので，地すべり体の層序を

基に同時期あるいは中間としている．体積の計算方法を変更し，複数のデータを追加し

たものの，図 47 と比較して全体的な傾向に大きな変化はない．(a) 各地すべりの発生

時期と体積の関係．地すべり#3 と#4 の間の記録が一部欠如している．補正の仕方によ

って倍ほどの大きさに膨らむ可能性があるため，#1 にはエラーバーをつけている（図

23b）．(b) 1 つ前の地すべりが発生してからの期間と地すべりの体積の関係．(c) 地す

べりの発生時期と各地すべりの体積を合計した累積体積の関係． 
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第 4 章 考察 

 

  本博士論文中，4 章（原本の pp. 82-83，88）の部分は，Journal of Geophysical Research

誌に掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットでの公表をすることがで

きません。 
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4-1  地すべりの発生メカニズム（素因） 

4-1-1 構造運動 

  下北半島沖の海底地すべりに付随してみられる平行岩脈状構造は特徴的な構造をして

いるため，本研究では地すべりの滑動方向や体積の推定に用いた．その結果，卓越する滑

動方向は南西-北東方向で，2 Ma 頃から北西-南東方向もそれに加わるようになったこと

が判明した．また，体積については 50 km3を超えるような規模の地すべりが頻発してい

るが，探査範囲外に連続している地すべりも多いことから，実際にはより大きな規模であ

る可能性が高いと判断された．しかしながら，地すべりが連続している北側と北東側では

水深が浅くなっていき，南東側には地形的な高まりがあり，edge 部分も厚みがないこと

から，地すべりの規模は現在の最小見積もりよりも少し大きくなるものの，全体の傾向に

大きな影響を与えるほどではないと考えられる．さらに，体積と発生間隔との間に相関は

見られないものの，発生頻度が上昇して 50 万年以内に各地すべりが発生するようになる

2 Ma 頃を境に，発生時期と累積体積との間により高い相関が見られるようになった． 

 こうした 2 Ma 頃に生じた滑動方向の変化や発生頻度の上昇は顕著である．その要因

として，まずは構造運動との関係について検討を行った．東北日本のテクトニクスは，鮮

新世以前は中間的な応力場だったが，鮮新世の終わりから第四紀にかけて逆断層を伴う

短縮変形が顕著になる（Taira，2001 など）（図 50）．そうした東西圧縮は東北日本で

はおよそ 3～2 Ma 頃から発達したとされ（Okamura et al., 1995），それに伴う局地的

な隆起も生じたとされる（Nakajima et al., 2006）．これらの地殻変動は，地殻歪速度の

増大や圧縮応力成分の増大（高橋，1986; Sato, 1992）によって生じたと考えられ，1）フ

ィリピン海プレートの運動方向の変化（徳山ほか，2001），2）北米（あるいはオホーツ

ク）・ユーラシア（あるいはアムール）プレート境界の転移（中村，1983），3）アムー

ルプレートの東進（Tamaki & Honza, 1985）などが原因と考えられる．8 Ma 頃から，

現在の奥羽脊梁山脈付近を中軸としてバイアス型カルデラを伴う珪長質火山活動が活発

化していたが，2 Ma 頃を境に火山活動も玄武～安山岩質の成層火山へ変化したとされる

（Takahashi, 1986）．また，東北全体で考えると 8 Ma 以降は火山フロントの顕著な移

動は生じていない（< 20 km）と言われているが（大口ほか，1989; 梅田ほか，1999），

範囲を限定して『“第四紀”に活動した火山岩体および，“第四紀”に貫入・固結し，そ

の後の隆起・侵食作用によって地表に露出した貫入岩体（Nishiki et al., 2012）』の記録

を見ると，2 Ma を境界とした火山活動の変化が見られる（図 51）．カナリア諸島のよう
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な火山起源の地すべりの例もあるが（Krastel et al., 2001），本地域の場合は火山活動が

地すべりの直接的な発生原因となったのではない．もともと緩傾斜で地すべりが発生し

ていた場であったため，火山活動の範囲に変化をもたらした地殻変動が，地層の傾斜方向

にも影響を与え，地すべりの滑動方向も変化したと考えられる．  
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4-1-2  物理特性 

 

 本博士論文中，4 章（原本の pp. 77-78）の部分は，Journal of Geophysical Research

誌に掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットでの公表をすることがで

きません。 
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4-2 地すべりの発生メカニズム（誘引） 

 

 本博士論文中，4 章（原本の pp. 78-81）の部分は，Journal of Geophysical Research

誌に掲載等の形で刊行される予定であるため，インターネットでの公表をすることがで

きません。 
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4-3 世界における下北半島沖地すべりの位置づけ 

日本は地震や津波，火山の噴火などが数多く発生するだけでなく，周辺海域にメタンハ

イドレートが大量に存在している．これらはどれも海底地すべりと関わりがあると考え

られることから，海底地すべりが「なぜ起きるのか」「次いつ起きるのか」「どの程度の

規模なのか」を知ることは我々にとって重大な関心事である．北大西洋の縁辺部における

地すべりの斜面傾斜角・規模・崩壊エリアなどの関係をデータベース化した Hühnerbach 

et al.（2004）と下北半島沖の海底地すべりを比較してみると，「地すべり体の長さと面

積」「地すべり体の幅と体積」の関係については同様の傾向を示す（図 55a-b）が，「斜

面傾斜角と地すべり体の長さ」「斜面傾斜角と体積」の関係については低角の割に規模が

大きいという特徴が見られる（図 55c-d）．同じ日本国内で発生している南海トラフ

（Strasser et al., 2011; Moore & Strasser，2016）や日本海（池原ほか，1990; Abe et 

al., 2008）の地すべりと比較すると，傾斜の緩やかさや層面すべりという形式，平行岩脈

状構造をはじめとする特徴的な構造など，下北半島沖の海底地すべりは非常にユニーク

であることがわかる．こうしたユニークな特徴に加え，C9001C 孔では均質な泥が約 80

万年近く連続して堆積するなど全体的に泥質な地質であるため（堂満ほか，2010），600

万年間にわたって継続的に発生する地すべりの記録が詳細に観察できる．この特徴を用

いて科学掘削を行い，地すべりがあった場所と無い場所の両方のデータを比較すること

で，すべり面の物理特性などを把握することも可能となる．スケールこそ大きく異なる

が，日南海岸沿いで見られる砂岩脈（石原ほか，2014）（図 56）や，液状化時の水膜生

成に関する実験（Kokusho, 2000）も，これらの特徴を理解するためのアナログとしては

有効であると考えられる． 

 

 

4-4 本研究の新規性について 

 先行研究（森田ほか，2011; Morita et al., 2011）によって，下北半島沖で取得された

三次元地震探査「三陸沖 3D」の解析結果から，鮮新統以浅の地層に複数の大規模な地す

べり構造が認められた．同海域の地すべりは，円弧すべりではなく層面すべりの形態をと

る．底面では逆断層が繰り返し覆瓦構造が発達し，地すべりに付随する特異な岩脈状構造

も認められる．すべり面はある程度の厚みを持った弱振幅層に特徴づけられる．平行岩脈

状構造の特徴を用いれば滑動方向の推定が可能，といった特徴が報告されている．しか
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し，先行研究では産状の報告までで，具体的な地すべりの発生回数，発生年代，規模，滑

動方向，原因などは不明であった. 

  そこで本研究では，「三陸沖 3D」だけでなく，その周辺海域で取得された三次元地震

探査記録「三陸沖北西 3D」と「三陸沖東方 3D」や二次元地震探査記録「八戸沖 2D」ま

で含む広範囲の地震探査記録の観察を行い，鮮新統に 4 回，第四系に 8 回の大規模な地

すべりが発生していることが明らかとなった．  
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図 50 プレートの配置と 2 Ma 頃の地殻変動 

(a) 日本周辺のプレートの配置（Wei & Seno, 1998 を参考に作成）．(b) 地すべりの頻

度や滑動方向に変化が見られる 2 Ma 頃にどのようなテクトニックな変動があったの

かを示す図．プレート沿いの配色は a と対応している（Taira, 2001; 鎌田，2016 を参

考に作成）． 
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図 51 火山活動と地すべりの滑動方向（Nakamura et al., 2020 を改変） 

火山の分布を Nishiki et al.（2012）を基に作成した．2 Ma 以前の火山の配列は，下

北半島を除くと北北西－南南東方向であるのに対して，2 Ma 以降は北北東-南南西方

向が卓越する．図 50 で示したように，2 Ma を境に多地点で地殻変動の変化が報告さ

れており，2 Ma における地すべりの滑動方向の変化と関係している可能性がある． 
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図 52 地すべりと海水準変動 

地すべりの体積とユースタシーの海水準変動（サードオーダー）を比較した図（Haq et 

al., 1988; Quinn，1991）．2 Ma 以降は，大規模な地すべりが海退期および低海水準

期に発生している． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



55 

 

 

 

図 53  2 種類の Clay の岩相および物理的特性の違い（Science and Planning 

Department Center for Deep Earth Exploration, 2007 を基に作成） 

慣熟航海 CK 06-06 で得られた掘削点 C9001C コアのロギング記録（図 45）．構成物

の異なる 2 種類の Clay は，ロギングの記録においても磁化率・ガンマ線・色調におい

て明瞭な違いが見られた．色調は高いと赤みがかり，低いと緑がかる． 
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表 3 歴史地震 

三陸沖から十勝沖にかけての歴史地震をまとめた表．発生年や規模，死者数については

宇津徳治「世界の被害地震の表」に準拠（宇津，1990; Utsu, 2002; 宇津，2004）. 
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図 55 下北半島沖地すべりの世界における位置づけ（Hühnerbach et al., 2004 に加筆） 

北大西洋の縁辺部における現世の約 260 点分の地すべりの斜面傾斜角・規模・崩壊エ

リアなどの関係をデータベース化したものに，新たに本研究海域の地すべりの大まか

なデータ（黒い破線で囲っている部分）を追加した図（図 49, 表 1）．(a) 地すべりの

範囲（縦軸）と長さ（横軸）の関係．(b) 地すべりの規模（縦軸）と幅（横軸）の関係．

(c) 地すべりの長さ（縦軸）と斜面傾斜角（横軸）の関係．(d) 地すべりの規模（縦軸）

と斜面傾斜角（横軸）の関係． 
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図 56 日南海岸沿いで見られる砂岩脈 

下北半島沖の海底地すべりと類似の流体循環と変形を経験したと考えられる海底地す

べり層と脱水構造が存在する日南層群を観察し，そのすべり面形成と流体移動に関す

るイメージ共有と議論を進めるための巡検が 2012年 9月および 2014年 3月に行われ

た．a-d はその際に撮影した写真だが，地震探査記録中に見られる平行岩脈状構造ある

いは脱水構造とはスケールが大きく異なる．(a-b) 本研究における時間深度断面場に写

る平行岩脈状構造に類似する構造．b は a の手前側を向いている部分を拡大した図．(c-

d) 本研究における脱水構造に類似する構造．d にはスケールとして 100 円硬貨（黄色

い破線）を置いている． 
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第 5 章 まとめ 

 

  三次元地震探査記録を用いて地すべりの形成様式（すべり面・地すべり体の上面・地す

べり発生時の海底面）に関する認定基準を決定し，それを基に地すべり層の抽出を行った

結果，下北半島沖において鮮新統以浅の地層に複数の海底地すべり層が認められた．ま

た，地震探査記録中には，地すべり層内に鉛直方向に発達する岩脈状構造が認められる

が，この岩脈状構造は時間深度断面上において均等な間隔で平行に配列しており，これら

の特徴的な構造を用いて地すべり体の滑動方向と体積を推定した．卓越する滑動方向は 2 

Ma 頃を境に南西から北東方向に加えて，北西から南東方向のイベントも発生するように

なり，50 km3を上回る大規模なイベントが繰り返し発生している．さらに，地すべりの

体積と発生間隔の関係について考察を行ったところ，同海域では大小様々な地すべりが

発生してきたが，長期にわたって見れば一様な堆積物供給が行われてきたと言える．地す

べりの発生間隔と体積の間に相関は見られなかったが，2 Ma 付近を境に地すべりの頻度

が上昇し，累積体積と発生時期の間により高い相関が見られるようになった． 

  地すべりの規模は時間とともに幅広い変化を示すが，それらは高いメタンフラックス

や繰り返し発生する沈み込み帯の地震と関連していると推測される．どちらも間隙水圧

の上昇に寄与し，非常に緩やかな傾斜にも関わらず不安定な地盤を形成する．地すべりの

発生間隔と比べると地震の周期は非常に短いため，地震のたびに地すべりが生じている

とすると，過剰間隙水圧状態になるほど堆積物が供給源に溜まりきらない．このことか

ら，地震が地すべりの直接的なトリガーである可能性は高いが，前提条件として間隙水圧

が上昇していること（地盤不安定化）と，堆積物が溜まっている状態である必要があると

考えられる．2 Ma 以降の地すべりの頻度上昇は，周辺での地殻変動の活発化だけでなく

（内的要因），気候変動や海水準変動の周期と一致したためであると考えられる（外的要

因）．これらの条件を満たす場合にのみ，大規模海底地すべりの発生に繋がり，その発生

間隔が数 10 万年となるのだと考えられる． 

およそ 600 万年間にわたって継続的に発生する地すべりの記録が詳細に観察できる例

は世界的にも珍しく，様々な条件が重なったことで本研究海域における地すべりの滑動

史が明らかとなった．その条件として，第一に，泥質堆積物が主体の地層であることが挙

げられる．本研究海域は中期中新世に陸成から海成に堆積環境が変化して以降，岩相に大

きな変化はなく，80 万年近く泥質の地層が連続したことがある（堂満ほか，2010）など，
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長期にわたる記録が保存されている．これほど連続的に泥質な堆積物が堆積する理由と

しては，陸源性砕屑物の主要な供給経路がないためであると考えられる．第二に，特異な

岩脈状構造の存在が挙げられる．平行岩脈状構造によって地すべり体の認定が容易とな

っただけでなく，規模や滑動方向の推定まで可能となった．第三に，円弧すべりではなく

層面すべりタイプの地すべりであることが挙げられる．層面すべりは比較的単純な形態

なので，形成様式の復元や発生年代の推定に寄与した．これらの海底地すべりに関する基

礎データを集積することは緩傾斜での堆積物移動のプロセスを理解するために有益であ

ると同時に，同海域における将来的な減災へも貢献しうると考えられる． 
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