


3.鮮新・更新統堆積中の地すべり岩体 (阿波土柱一切幡地区)

3. 1 はじめに

徳島県脇町から土成町にかけての讃岐山脈の南箆では、平野とま置岐山脈との境界都に中

央構造線活断層の一つである父尾断層がほぼN80・Eの走向で走っている(須鎗ほか ，1965;

岡田， 1970;図 3.1.1，3).父尾控訴層に沿っては典型的な断層地形が観察され、第四紀後半

の活発な右横すベり断層活動が推定されている(Kaneko，1966; 岡田，1970;Okada，1980). 

父尾断層の南側には、標高100-300mの丘陵が、脇町西部図上付近、阿波町土柱付近、市

場町 ・土成町境界付近(切幡丘陵)に断続的に分布している.これらの丘陵は和泉層群およ

び土柱層から構成されている.これらの和泉層群の南縁では、日吉谷の奥および土柱奥に

おいて和泉層群が土柱層中に衝上するごとが報告された(須鎗ほか，1965)固その後.新阿

波C.C.(Loc.13)およびその東側(赤坂:Loc.16)においても同僚の衝上断層が報告された(須

鎗・阿子島、 1978)。また、脇町東国よ(Loc.2)(僕本ほか， 1968)、切幡丘陵の南部(Loc.30)

(中野ほか， 1973;阿子島ほか，1979)には断層破砕を受けた三波川変成岩類が露出し、和泉

層鮮との境界が中央修造線とされていた(図ー3.1.2).しかしながら、長谷川(1988，1990a， 

b， 1992d; Hasega向， 1991，1992)は、ごれらの和泉層群の衝上地塊および三波川変成岩実質は、

岩盤すべ りによって、現位置に移鋤した根無し岩塊であることを指摘し、中央構造線の位

置、第四紀断層運動の見直しを主張している，

そこで、本章では当地区の地すベり岩体の変形構造を記載し、その起源を解明する.ま

た、地すベり岩体の復元によって導きだされる中央構造織の右犠ずれ変位が、土柱層の堆

積中目からも実証されるごとを示す.なお、本章の内容は.既に長谷川(l992d)で詳述して

いる.
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関-3.l. 1 讃岐山脈南麓の地形(LandsatMSS映像)
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東奇* 聞記系"'"綱じよゐ地洩化翠勧

父JU'i眉.，，1主断膚Ui岡箇;(1965)が命名したもの.4>三角家第百E 切睡地区にa切る中央tlJilI.IIlQU-抱点のみ.
父/!t.氏周Eの1<:緩慢"おしかぷ信現象{舟邸周)U!lI笛・厨子易(19n・11)がE・t!.ifi.l;・~土足.lI!1&cT.lt飽U，"2田.
土往医居の爾舗旭瓜のま怪奇.11..の木片U2'・団主，.，， (C. 厚代ー1111・ ; . 19651_~~側*の土往JlJ;底の木片1J29， nO土a事例

(!lI銅 周子&.19711)

b.中野・板本・中川 (1973)の断層系

中央鋼連続~世角度萄断層であり砂世眉にのし上げる.

111幅 Ul ， 3 に猛昼片告が~り . 1 でt:D岨 11にのし上げている.

父"-断層での右傾ずれ，:&，"可とする.，でU組..rIと硲踊眉と

が高角度で継している.

C.岡田(1970・78)による断層系 父尾鑑眉U右側ずれ踊眉であるとする

:...音羽京国系. 土:tl:1IJ電を令官銅111悶*とみている

図-3.1.2 中央構造線活断層系の活動儀式に関する諸説(阿子島 ・他，1979)
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3. 2 地質事E要

調査地主主の地形図および箆疎地点を図-3.2.1に、地質図を図-3.2.2に示す.

3.2.1 三波川変成岩類

三被111変成岩類の分布の北限は阿波町切戸付近で、 これより北側の地域では、 吉野川低

地を締成する新期堆積物に被覆されているため、現地性と判断される片岩の基盤は、地表

には分布していない.切戸付近の三波川変成岩は‘塩基性片岩からなり、片岩円僚を含む

本疏型の土柱層に覆われている.

脇町東田よ(Loc.I，2)(棋本ほか，1968)、新阿波カントリークラブ(新阿波c.C. )(Loc. 15)、

切幡丘陵の南部(Loc.30)(中野ほか，1973; 阿子島ほか， 1979)には断層破砕を受けた泥質片

岩あるいは復基性片治が断片的に分布している(図-3.2.5)0 乙れらの地点では、三波川変

成岩類は局所的にしか分布せず.エれらは土柱層中のブロッ夕、あるいは和泉層群の衝上

岩体の南端に付随したような産状を呈している。

3.2.2 和泉層群

当地域の和泉層務は、主として厚さ数cm~数 10cmの砂岩と厚さ数cm未満の泥岩の砂岩勝

ち互層からなり、泥岩勝ち互層を伴う.本層中には厚さ数回の酸性凝灰岩がはさまれる e

当地岐を含む讃岐山脈中央部の和泉層群の時代は、アンモナイトや二枚貝の産出に基づき

Campanlan後期に対比されている(須鎗，1973;坂東・橋本 ，1985;石田ほか， 1990)0

父尾断層の北側の和泉層群は豊富然とした砂岩勝ち互層を主体とし、比較的単純な地質権

遊を形成している.すなわち、父尾断層付近ではNW走肉で、北京へ30・ ~400 傾斜してい

る.また級化層理等の堆務権造より、北東上位である.そして、父尾断層から約2~2 . 5Km

北側応、父尾断層とほぼ平行(N80・Eの方向)で、東へプランジする複向斜輔がある園向

斜軸昔日では地層は慨ね NS走向で約20・E傾斜しており.波長数mの闘いた小僧曲が発逮す

る.これより北側では層理面はENE~NE走向で、南東へ30・前後傾斜している.

和泉層群は父尾断層以南の丘陵地にも分布している.父尾断膚より南側の和泉膚砕も、

その北側(複向斜構造の南翼昔日)とほぼ同じ岩質と大構造である.しかしながら.父尾断層

の南側の和泉層群は角様化の程度が B~D クラス(図ー 2 . 4.1) で、プロック状あるいは

角傑状に破砕され、関白書jれ目、角様化など岩皇室の緩みが著しいのが特徴である.
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3.2.3土柱層

土柱層は、そのほとんどが父尾断層より南側に分布し，讃岐山脈南箆の丘陵を櫛成して

いる.また、その南側の駁丘堆積物の下位にも厚く分布している.吉野川l低地の新期地積

物はその岩相によって大きく扇状地型暗躍層と本流型機層の 2つに区分されているが(阿国，

1970)、土柱層はその層相から、土石流~崖錐性地積物、扇状地堆積物および本涜型堆積

物に区分される.調査地内の土柱層の柱状図を図-3.2.4に示す.

土石 ðfí~崖錐住地積物は、須鎗ほか(1965) の土柱裂礁層に相当し、阿波の土柱 (Loc.18)

をはじめ讃岐山脈南麓の丘陵に広く分布している.本堆積物は、著し〈淘汰の惑い砂岩角

僚がシルト~粘土質の基質に支持され、讃岐山脈南箆の父尾断層による断層崖下に形成さ

れた土石流および崖錐堆積物である(図-3.2.6).本層は角僚が多い部分とシルトの多い部

分との成層構造が認められる.僚はほとんど和泉層群の砂岩からなり、中軍事~大藤大の亜

角礁を主体とし、一部に泥岩の角僚を伴う.砂岩僚は表面は褐色化しているが、一般に風

化の程度は低い.1基貨は黄緑色を呈したシル ト~粘土で細鎌および砂を伴う.また、部分

的に腐植質粘土層を挟む.父尾断層付近では、断層破砕物からなる崖錐堆積物が分布して

おり本層に含まれる.

阿波土柱にある土柱火山灰は、1.3:t0.2Maのフィツシヨン ・トラック年代が報告され

ており{阿子島 ・須鎗.1989)、大阪層群のピンク火山灰と対比されている(水野.1987). ま

た、調査地域東方美馬町荒川の土柱層の花粉分析によると、メタセコイアが高率で含まれ

る(山崎.1985). エのため、土柱層の時代は前期更新世を中心とする時代と考えられてい

る(水野.1987).今回、阿波土柱東(Loc.19)の土柱最上部の火山灰(薬師火山灰)から0.34

士0.11Maのフイツシヨン ・トラック年代が得られたので、上部は中郡更新絞を含む。

扇状地堆積物は、須鎗ほか(1965)のJ馬場型軍事層にほぼ相当し、土石流堆積物中に挟まれ

て断片的に分布する.本層は.円臆された砂岩大僚を主体とし、砂質の基質を持つ.磁は

クラストサポートされ、僚のインブリケーシヨンは鎌が主として北から供給されたことを

示している(図-3.2.6).ヱれらの特徴から、本層は讃岐山脈から南流する古吉野川支統の

扇状地堆積物である.とのうち、脇町城山付近(Locs.4-6)および阿波町井出口付近(Loc

21.22)に分布する本層は、門摩された花鴎岩煩の中礁を含み、基質も花関岩から直主主由来

する粗粒の石英およびカリ長おを伴う(図ー3.2.8).阿波町井出口における本層中に挟まれ

る井出口火山灰(水野.1987)から1.0土0.2Maのフイツシヨントラック年代が報告されてい

る(阿子島・ Z真鎗.1989)。
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本流12堆積物は、須鎗ほか(1965)の切戸型機層に相当し、調査地南縁部の脇町(Loc.7)

および阿波町切戸付近(Loc.9)に分布する(図-3.2.8).本暦は、粉粒砂を基質とする円摩

された中僚~大磯よりなる.礁は三波川変成岩類および和泉層群からなり，クラストサポ

ートされている.また、礁のインブリケーシヨンは一般に西より東への被れを示し、古吉

野川の河床および氾濫原堆積物と推定される(須鎗ほか，1965).切戸型機層中の西谷火山

灰層(Loc.10);から0.45土0.11Maのフイツシヨン・トラック年代が報告された(阿子島 ・須

鎗，1989).切戸型候層と土柱裂もしくは馬場型機層は指交関係にある(須鎗・阿子島，199

0)固

なお、土柱腐は父尾断層の北側にもわずかながら分布している.市場町上喜来日開谷川

右岸の丘陵(Loc.23)には、古日開谷11[の花尚岩療を含む機感が、土成町熊谷寺付近には土

石流堆積物を主体とする土柱層が分布する.また、大久保谷と日開谷川!との聞の山箆(Loc.

36、37)には、開析を受けた固結度の良い態錐堆積物および地すべり堆積物が分布し、土

柱層に相当する(図-3.2.9). これらは、いずれも和泉層群を基態とする薄い僚層である開

熊谷寺東方の土柱居中の熊谷寺火山灰(Loc.35)は大阪層群上部の締火山灰に対比され(水

野.1991)、そのフイツシヨン ・トラック年代は0.32土0.10Maである.

3.2. 4 ~丘堆積物・沖積層

脇町から土成町にかけての讃岐山脈南鎚では，讃岐山脈から南へ疏下する吉野川支流に

よって形成された更新世あるいは完新世の扇状地が発逮している (~-3 . 2.1 ， 2). このため、

吉野川は平野の南縁部を流れ、阿波町林付近に吉野川本流の氾濫原が形成されている.ま置

岐山脈から流下する吉野川支流の河川のほとんどはま賢岐山脈中から発しているが、曽江谷

川および日開谷川は洗域がま質岐山脈を越えて、香川県の領家帯にまで及んでいる先行河川l

である.ヱのため、両河川の堆積物中には、和泉層群の砕屑物の他に、直接花筒岩類から

供給された砕屑物がわずかに含まれる。特に、阿童書された花岡岩額の中傑は、両河川以外

の翁岐山脈南麓の扇状地雄積物には含まれないため、両河川|の堆積物の指療となる.

調査地内の段丘面は、和泉層若手の砕屑物からなる扇状地堆積物から構成される.段丘堆

積物は段丘函を構成するごく薄い際層で、その下位には土柱層が分布している.段丘堆積

物は、地形面の開析の程度、堆積物の風化の程度等から、古いものから高位、中位、低位

に区分される(岡田、 1970).中位段丘堆積物は、阿波町長峯付近(長峯薗)に広く分布し、

低位段E堆積物は阿波町~市場町に広く発逮する閲析扇状地面(市場面)を構成する.
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図-3.2.3 土柱層中に挟まれる.tg基性片岩の岩塊(脇町東日よ:Loc.ll
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図-3.2.5 土柱層中の土石涜堆積物(Loc.18;阿波町土柱)

図-3.2.6土柱層中の扇状地堆積物(Loc.22;阿波町井出口)

上部(Gl) クラス トサポートされた機層。北からの供給を示すインブリケーシヨンが発

達している.下部(Tf)井出口火山灰.
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図-3.2.7 土柱層中の扇状地堆積物中の花筒岩機(G)(Loc.22;阿波町井出口)

W E 

図ー3.2.8 本統型土柱層中の片岩円織を主体とする本務型堆積物(Loc.9;阿波町切戸)
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図-3.2.9父尾断層の断層度斜面との崖錐堆積物および地すベり岩塊(Loc.36;阿波町山王).

崖錐唯積物(Ta)上に和泉層群の地すべり岩塊(Rs)が載り、これが更に崖錐堆積物(Tb)に覆

われる
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3. 3 断層

3.3.1 中央構造線父尾断層

父尾断層は当地域の中央構造線活断層系を代表する断層で、ま置岐山脈の南飽を N80・E

の走向で走る、高角度で北傾斜する断層である.父尾断層は、脇町北方から、阿波町土柱

の北方，弁出口、市場町上喜来、金滑谷川の谷を巡り、土成町の九頭字谷川|扇状地へ抜け

る.父尾断層に沿っては典型的な断層変位地形が観察され、第四紀後半の活発な右績ずれ

断層運動が推定される(Kaneko，1966;阿国，1970，1977，1978;Okada，1980)，父尾断層は讃

岐山脈とその前面の丘陵および平野との地形境界を走っている(図-3.3.1)と同時に、土柱

層の堆積盆地のほぼ北限を薗している.従って.父尾断層は地形的に、また地質的にもま費

岐山脈と吉野川低地の土柱層の堆積盆地を画する断層である.

各地点における断層露頭は以下の通りである.

阿波町土柱付近では、父尾断層は土柱層および擾舌しの著しい和泉層群の北限を走る。と

こには東北東走向の高角度断層が報告されている(Loc.J 1;岡田， 1970;須鎗 ・阿子島，

1978) ，また、和泉層群の破砕物起源の崖銭堆積物(Loc.12)が分布し、父見断層に由来す

るものと考えられる.

阿波町井出口の大久保谷川東岸(Loc.21)では、かつて岡田(1970)によって.破砕帯に湿

地堆桜物がほぼ垂直に狭まれており、父尾断層の新耳目汚動を示す断層露頭とされた。しか

しながら後述するように、破砕帯状の角線状の和泉層群および直立した角蝶層は、断層迎

動ではなく、北側からの地すべりによって形成されたと推定される.従って、父尾断層は

この露頭より、少し北側を通過する.

阿波町井出口(Loc.22)では、土柱層中にN74・Eの定向で、北へ72・傾斜する父尾断層の

断層露頭が観察される(岡田・長谷川、 1991)，断層の南側は花関岩僚を含む扇状地堆積物

から成る土枝層で、挟在される井出口火山灰層はN75・日の走向で、南へ12・傾斜するが、

北縁を断層によって切られている(図-3.3.2.)，北側は土石続堆積物からなる土柱庖と南

側の含花筒岩礁層とが混在している.断層面に隣接する磁には横ずれを示す水平方向の条

線が観察される.この断層露頭は、土柱居中を走る父尾断層の派生断層で、土柱層と和泉

層群との境界断層はこの北側の山裾を返ると推定される.

大久保谷一日開谷間では、讃岐山脈と扇状地との境界は直線状になり、その東方延長の

上喜来では日開谷による扇状地段丘面に統路と直交する直線状の低断層主主が形成されてい
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る(岡田， 1970;Okada，1980). この断層崖の東方延長昔日のltTt買蘭におけるトレンチ調査

(Loc.24)では，沖積扇状地主住積物を右積ずれ変位させるほぼ鉛直な断層が確認された(岡田

ほか，1991; 図-3.3.3).

日開谷束縛から尾関では、父尾断層は和泉層群と土柱層との境界を走る.高西谷川河床

(Loc.26)では、幅5m以上のほぼ鉛直な断層面を持つ和泉層務破砕格が観察される.この左

岸の高西谷林道では、和泉層群と磁居(土柱層)とが、 N80・Eの走向で垂直な断層面で接

する(中野ほか、 1973).

切幡丘陵北縁都では、父尾断層は北側のf!然とした和泉層群と南側の擾乱の著しい和泉

層群との境界を走る巴市場町金浦池湖岸(Loc.28)では、和泉層群(北側)と磁層(南側)を携

する父尾断層の露頭が観察された(図-3.3.4). 断層面はN74・Eの走向で、北へ80・傾斜して

いる.断層面に沿って、礁が直立するのが観察される.様層は、金清川の完新世の段丘様

居と推定される.和泉層群は幅約8回の顕著な断層破砕帯を形成し、断層商に沿ってひきず

りを受けている。これから右横ずれで.かつ南側海下の断層運動が推定される.

父尾断層の東方延長は九頭字谷川lの沖積扇状地を横断し、土成町土成において扇状地面

に、地滞状凶地を形成している(岡田，1970，l977).この間地南側(Loc.33)における日本道

路公団による1990年のトレンチ調査で、高角度の断層面が確認された(図-3.3.5).

3.3.2 低角断層

父尾断層の南側では、日吉谷の奥および土柱奥において土柱局中に衝上する和泉層際が

報告されている(須鎗ほか，l965). その後、新阿波C.C.(Loc目13)およびその東側(赤坂:Loc.

16)においても問機の衝上断層が報告されている(須鎗・阿子島，1978).これらの断層は、

北へもしくは南へ低角度で傾斜する断層面を境界として、土柱層上に和泉層群が載ってい

るので、必ずしも衝上断層ではない。ヱれらは父尾断層の断層運動ではなく、岩量産すべり

によるものと考えられるので、後述する.

3.3.3 中央精進線とされた地表物質境界

脇町東田上(Loc.2)(紙本 ・ほか， l968)、切鱗丘陵の南部(Loc.30)(中野ほか ，1973; 阿子

島ほか，1979)には断層破砕を受けた三波川変成岩類が露出し、和泉層群との境界が中央構

造線とされていた。しかしながら、工れらの地点の和泉層群および三波川変成岩類は、後

述するように岩盤すべりによって、現位置に移動した根無し岩塊と推定される.従って、
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エれらの地質境界を中央構造線とみなすことはできない.

3.3.4 土柱“断層"とされた境界面

須鎗ほか(1965)，須鎗・阿子島(1978)は土柱付近の丘陵の前縁を走る断層として、 土柱

断層を報告している. しかしながら，土柱断層とされた境界面および土柱層の急傾斜構造

は、断層ではなく、後述する地すペり岩体先端郡の構造と考えられる.

大久保谷川

↓ 

日開谷川

図-3.3.1 阿波町から市場町における父尾断層の断層地形(活断層研究会，1991)

大久保谷から日開谷川閑では、父尾断層は讃岐山脈と平野の直線的な地形境界をなす.
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父尾断層主断層

↓ 

固

_"  

a 

b 

副断層

↓ 

断層面

図-3.3.2 阿波町井出口における父見断層

S 

S 

a 讃岐山脈の和泉層群と丘陵の土柱層とを境する父尾断層，北傾斜する弁出口火山灰が

父尾断層の派生断層によって切られている。

b 土柱層中の高角度断層(左:土石流域積物、お扇状地堆積物)
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父尾断層

[' 

a 

N 
父尾断層

S 

断層

b 

図 3.3.3 父尾断層の断層崖と沖積扇状地下の断層(市場町上喜来 Loc.24)

a 卜レンチ位置(;水路の右屈曲は最新の断層変位を示す可能性あり )白

b トレンチ調査では、父尾断層は沖積扇状地事長層を切るほぽ鉛直な断層簡を持つ邑

吟

rh
Q
U
 



a 

和泉層群破砕帯 磯層

b 

図ー3.3.4 父尾断層の露頭(Loc.Z8;市場町金清谷川1)，

a 父尾断層によってひきずりを受けた和泉層幹破砕帯(左)が傑層{右)と侵する

b : 断層面(左側・和泉層群の断層ガウジ e 右組~ :金箔谷川の|日河床様(完新世ワ)).
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E 
W 

ー→

』断層

a 

断層

b 

図-3.3.5 父尾断層の露頭(Loc.33;土成町土成l.

a 扇状地面に形成された東西方向の地君事状凶地。問地の南側!の断層崖でトレンチ調査が

行われた(1990年10月l.

b‘断層援に現れた高角度の断層が扇状t直線層を切断している@
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3. 4 地すペり岩休

3.4.1. 分布と変形繕造

調査地域内には、土柱周辺(長谷川，198B，1990b，1992)，井出口および切幡丘陵(長谷川1，

1990a，b，1992; Hasegawa，1991)に和泉層群から鱗成される地すペり岩体が分布している.

(1) 新阿波C.C.

新阿世主C.Cでは.東西幅lKm以上の和泉層務(下部岩体)が土柱層の上にほぼ水平に衝上

しそれを不整合に覆う土柱層の上に更に和泉層群(上部岩体)が衝上している{図 3.4.1.)，

下部岩体は凹地に分布する土柱層を取り囲むように高標高部に分布するので、土住居上

にほぼ水平に載っていると推定される.両者の直接の境界面は鋭祭できないが，下郁岩休

の基底には泥質片岩からなる紛状破砕帯が付着している(Loc.15;図 3.4.2).下部岩体は、

角様化の程度 C-Dクラス(図-3.4.16)で、全般に関口智Jれ自が発達した砂岩がち互層か

らなる(Loc.14).成層構造は保たれているが、扇面すペり、および層型面にやや斜交する

断層、展張性の宙jれ目によって、細長いレンズ状にブロック化し、砂岩層は径数cmの多角

形状の角様、泥岩層は数mrnの細片になっている(図-3.4.3)，また、互層が層理面沿いに関

口し、その上に上層側の地層がすべり務ちているのが観察される(図 3.4.4a).関口部は

隔50cmにわたって半園結の門係混じりの貧褐色シルトにより充填されている(図-3.4.4b).

このシルトは半固絡でせん断面もなく、和泉層群起源の同胞された小僚を含むことから、

土柱層に対比される可能性が高い。 したがって、土柱層が閥白書Jれ自に沿って貧入したと

推定される.下部岩休の和泉層群は.その北部で土柱層に不艶合に被夜されている.不整

合付近の土柱腐は亜同僚を主体とする土石流~扇状地堆積物で. N 50・Wの走向で、北に

10' 傾iMしている.

和泉層群を被疑する土柱層は上位ほど角僚が多くなり，崖錐堆積物を主体とし、再び和

泉層鮮を載せている(Loc.13;図-3.4.5)。境界面は N36・闘の走向で、南西へ15・傾斜して

いる.上盤の朝日泉層群は境界面付近では砂岩角磁の集合となっているが、上位に向かつて、

互層状態が明瞭になってゆき上部は関口容jれ自の発逮した砂岩がち互腐となっている(図

-3.4.5b). 明瞭なすべり面はなく.下重症の角僚層から上重症の角様化帯境界は漸移的で、両

者が混合されているところもある(図-3.4.6a)。また境界付近の下盤j)I.IJに門摩された砂岩

大僚がわずかに含まれている(図-3.4.6b).この礁の表面は蒸色の践があり黒色泥質層に

とり困まれている.
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この境界面は阿波衝上と命名され、父尾断層の鉛直変位に伴う superficial

overtbrustingとみなされている(須鎗・阿子島、 1978). しかしながら、境界商は南傾斜

を示し、上部の和泉層群の分布から判断すると、との衝上断層面は北側で父尾断層に連続

するよりも、むしろ父尾断層によって切られている.また、下部岩体の擾乱を受けた和泉

層務も、父尾断層付近が北限となっており、父尾断層に切られている分布を示す.
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第8図.阿波町土往周辺の地質図および地質断面図(長谷川.1992)図-3，4.1
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図-3.4.2泥質片岩からなる中央構造線起源の縞状破砕昔日(Loc.15;阿波町新阿波C.C.) 

W 

図-3.4.3地すべり岩休中の和泉層群砂岩勝ち互層(Cクラス)の産状

(Loc.L4;阿波町新阿波C.C.) 
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b 

図 3.4.4地すべり岩休中の和泉層群砂岩勝ち互層の産状(Loc.14;阿波町新阿波C.C.). 

a 和泉層鮮の開口性の正断層中(0)に砂係府(土柱層)が充填されている.

b a図中の0印の部分.関口性正断層中を充填する土柱層.砂岩の角線と円傑が半固結

したシルト質の基質に保持されている.

G
U
 

Q
U
 



r 

a 

b 

図 3.4.5阿波衡上と呼ばれた地すペり岩休日s)と土柱層(Do)との境界(Loc.13:阿波町新

阿波c.c.). 

a ・よ盤。角世帯状に破砕された和泉層群砂岩勝ち互層， 下盤.土柱層(土石琉堆積物)

b 境界には両者が混合された品目粒角傑帯が形成されているが、興断箇は認められない a
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S N 

和泉層群
角磯帯

←境界函

土柱層

a 

b 

図 3.4.6 地すぺり岩体(Rs)と土柱層(Do)との境界都の産状(Loc.13.阿波町新阿波c.c.) 

a 境界付近の下盤側に門摩された砂務大撲がわずかに含まれている.-の磯の表面は黒

色の践があり黒色泥質層にとり閤まれている。

b 上盤上部の和泉層鮮の岩盤状況。砂岩勝ち互層は成層徳造が残っているが、不規則な

関口亀裂によって角機状に破砕されている.
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(2) 赤坂

新阿波c.c.東側の土取場跡(Loc.16)では、厚さ約10mの和泉層群の砂岩がち亙層がほぼ

水平に土柱層に量産っている(図-3.4.1，7).境界面はN45・Eで南へ10・傾斜している.下

盤の土柱層は糞褐色のシルトを基質とする淘汰の惑い中礁を主体とする角線層である。境

界付近では和泉層群の小角擦を含む黒褐色粘土層が形成されているが、興断面は認め られ

ない{図-3.4.8a).下盤側の土柱層はN35' Eの走向で、 12・南へ傾斜している，

上盤の和泉層群は、ほほ水平~緩傾斜の層理面が不明瞭に認められるものの、全体が角

書展状に破砕されている.特に‘上部は成層構造も完全に古しされ、盤錐堆積物に類似した見

かけを呈している.和泉層鮮の北宣告は途切れており、ごの和泉層群は土柱層にとり込まれ

た綴なし岩塊である.和泉層群南端と土柱層との境界面は南へ急傾斜し、凹凸が著しく .

不整合宿のようにみえる(図-3.4.8b).しかしながら、その前面の土柱層はほぼ東西走向

で南へ40・と急傾斜となっている.これに対して、下盤側の土柱層は.南ヘ緩く傾斜して

いるので、この急傾斜構造は.滑動岩塊先端部に形成された局所的な構造である， なお、

須鎗 ・阿子島(1978)はとの境界商を土柱断層の露頭としているが、者骨造性の断層面ではな

L、.
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a 

土柱層

b 

図-3.4.7土柱層(Do)中の地すペり岩体(R s )( Loc . 16 ;阿波町東名岡、赤坂)0

a :先端部

b 後方自日は土柱層に題まれた岩塊である，
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図-3.4.8 すペり岩体(Rs)の土住居(Do)との境界都(Loc.16)

S 

泉層群

←境界面

土柱層

土柱層

eヨヘ
境界

a 地すペり 岩体(Rs)の基底部境界には両者が混合された細粧角磯帯が形成されている

が、努断面は認められない a

b 地すペり 岩体(Hs)の先端都:境界面は凹凸に寓み不整合商に類似する。土柱暦の磯は

南に急傾斜している。境界i1iiに沿う破砕は認められない
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(3) 土柱北

土柱の北側においても、和泉層群が土柱層の上に載っている([盟-3.4.1).との和泉層群

(土柱岩体)も互層状態は保っているものの関口智jれ自が発達し、一部は角線状に破砕され

ている.そして、数回-10数回の波長の開いた槽幽を形成しているが、摘幽の方向もばらつ

き、連続性も悪い.和泉層群の南端は直線状で、その南の土柱層とは高角度な境界が推定

される， Loc.17では、和泉層群と土柱層はN48・Eの走向で、垂直な面で接している。境

界面には、凹凸がみられ.境界面に沿って両側の地層の破砕はないので、不整合的である

(図-3.4.9a)，しかし、その南側の土柱層が N78・Eで南ヘ60・急傾斜している(図ー3.4

9b)ことから.ここでも和泉層群の南への移動に伴うプルドージングによって、先端部の

土柱層が局所的に急傾斜となったと考えられる.同僚な境界面は土柱遊歩道(Loc.18)でも

観察される，

(4 ) 井出口

阿波町井出口の大久保谷川|東岸(Loc.21)では、土柱庖がほぼ垂直に傾斜している(図-3.

4.10)，土柱層は和泉層群起源の角線層で、僚は泥貨の基貨にサポートされている.また、

僚はところどころに巨傑を含むが大部分は中畷~大艇からなり .また材化石を含む.この

角線層は北へ行くに従って、和泉層苦手の岩塊を含み、角際状の和泉層群と高角度で、不規

則な境界面で接する.之の境界面に沿う、破砕は認められない.また、角軍事盾の南端は、

鉛直に近い境界面で花潟岩の細~中績を含む扇状地性土柱層と接し、更に水平に覆われる.

この境界面にも努断面、破砕は認められない，含花闘岩機土柱庖は.境界面から離れるに

従いほぼ水平になる.大久保谷川|左岸では、沖積扇状地聖書層が急傾斜した角傑庖を不整合

に疲い、断層変位を受けていない.また‘この角磁層の上位に位置するLoc.22の含花街岩

傑扇』民地位土柱層は、緩く北へ傾斜する。従って、角際状の和泉層群および直立した角様

層は‘断層運動の繰返しではなく、土柱層堆積時における局所的かっ一過性の構造である

可能性が高い.
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境界面
和泉層群

a 

N S 

b 

図-3.4.9地すベり岩体(Rs)の先端と土柱屑(Do)との境界(Loc.17;阿波町東名岡)ー

a 境界聞はほぼ鉛直であるが、凹凸があり.不整合面に煩似する.土柱層の艇はI直立も

しくは南に急傾斜している.境界面に治う破砕は認められない園

b :境界の南側で南へ急傾斜する土柱屑
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a 

NW  

b 

大久保谷川|

扇状地聖書層

SE 

含花開岩礁

土柱層

図-3.4.10地すベり岩塊(Rs)と土栓層(Df.Fg)との鉛I直に近い境界面(Loc.21;阿波町井出

口)

a 全景急傾斜構造の地積物を不謹合に夜う大久保谷)11i中積段丘礁層に断層変位はない。

b :傾斜する地積物を含./B樹岩傑扇状地位土柱層がほぼ水平にに被っている.
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(5) 切舗丘陵

切幡丘陵は、父尾断層の南側に孤立する東西幅3.5畑、南北隠し5km.線高最大280mの断

層分離丘陵(岡田，1970)で、和泉庖君事から構成される。切幡丘陵の和泉層群は、讃岐山脈

から滑勤してきた巨大な異地位岩体と推定され、以下の特徴を持っている(長谷川1，1990a， 

b; Hasegawa，1991). 

① 切幡丘陵の和泉層群は、その北側の讃岐山脈南縁部とほぼ類似の岩賞、大構造をもっ

ているが(図-3.4.11)、地層の擾乱が著しい。切縮丘陵の和泉層群は、成層術造が保たれ

ているものの、父尾断層の北側の和泉層群と比較して、全般に関口割れ目が発達しており、

南縁部付近は角暗眠状に破砕されている.また、こヱの和泉層君事は地表だけでなく地下深部

まで擾乱している(中島ほか，1988;古金・中山，1991). しかしながら、辿続性のある断層

は認められない。

② 切橋丘陵の和泉層群はLoc.31，32では直接土柱層に載っている.またLoc.29，30では、

和泉層群と土柱層との聞に三波川変成岩類が取り込まれている.三波川|変成岩類は、数回

の厚さで、分布が局所的で、根無し岩体である.また、和泉庖君事と土柱層との境界面はほ

ぼ水平で，P有縁部iで観祭される衝上断層(1濁ー3.4.11のLocs.30，31，32)は局所的な現象であ

る(図ー3.4.12).更に、丘陵内部の高架橋橋脚基礎掘削現場(Loc.29)では、和泉層併の下

位に泥質片岩および塩基性片岩の破砕物が厚さ旬以上露出している(図ー3.4.13).両者の

境界には、 厚 さ約5cmの黒色粘土が形成され‘境界面はN45・Eの走向で北西へ約15・傾斜

している. 日本道路公団によるボーリング翻査によれば.三波川変成岩類の下位(標高約

70m以襟)に土柱層に対比できる砂傑層が分布している.父尾断層はとの擾乱の著しい和泉

層群の北限を限るので，和泉層群と土柱層との水平的な境界面は‘高角度の父尾断層によ

って切られている可能性が高い.

③ 切幡丘陵内部では衝上断層は形成されず、切幡丘陵の南縁部のみ(Loc.30)、和泉層群

が南フエルゲンツの衝上断層および横倒し福幽を形成している(図-3.4.14).砂岩層は角

傑状に破砕されているが、成層構造は保たれている.泥岩層は、粉僻され、輸部で厚くな

っている.これらの破砕は不均質で、関口亀裂が発達している.Loc.30の約50m南側では、

泥質片岩の破砕物が 1mの厚さで、土柱層の上に載っている(図-3.4.15).境界商はI't着

し、 N54・Eの走向で北へ22・傾斜している.土柱層は和泉層群の砕屑物から構成され、門

礁を混える角線層である.礁の並びから層理面はN32・Eの走向で、 70・北へ急傾斜してい

る.上盤の片岩は、和泉層群起源、の崖錐堆積物に覆われている.
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図-3.4.12 切嫡丘陵における和泉層群の岩体基底の標高(長谷川1，1992)0
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境界面→

b 

←境界面

和泉層群

砂岩角磯帯

←境界面

泥質片岩

図-3.4.13 三被)I[変成岩類泥質片岩(Sm)の破砕物に低角度で載る和泉層群の地すべり岩

岩休(1z)(Loc .29;市場町柿の木谷)ー

a 橋梁基f纏綿削時に露出した境界面個

b 境界面は密着しており、契断面は認められない

一!11-



N 

a 

N 

b 

図-3.4.14切幡丘陵薦縁郁の和泉層群中に形成された南フエルゲンツの慣例し偶曲と衝上

断層 (Loc.30;市場町秋月).

a ・全景 o I鶏口性の破断面によって地層が分断されている司

b 破砕は不均質で、不規則な割れ目によって砂岩層が多角形状の角線になっている e
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、、場

b 

図-3.4.15 切幡丘陵南縁部の土柱層に載る泥質片岩(Loc.30;市場町秋月).

NE 

NE 

和泉層群起源

崖錐堆積物

泥質片岩

土柱層

泥質片岩

九主苦J官iifi

a ;泥賞片岩破砕量刑は約1mの厚さで、砂機層(土柱鱈)と和泉層群由来の崖錐I世積物に侠ま

れている。

b 泥質片岩と土柱層との境界には草耳目指函が形成されていない.
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3.4.2 父尾断層の南側に分布する和泉層群の特徴

父尾断層の南側に分布する和泉層群は共通して以下の特徴を持っている.三れらは.断

層破砕ではなく、地すべりの破砕に特徴的である.

(1) 砂岩勝ち互層の“磁砕"緩式とその分布状況

讃岐山脈の和泉層群は、主としてターピダイト起源の砂岩勝ち互層からなり、元来整然

とした互暦をなしている. しかしながら、父尾断層の南側に分布する和泉層群は.成層椛

造を保持しているものの、砂岩層は不規則な多角形状の角礁に破断され、泥岩層は粉砕さ

れて粘土化している所も多い.しかも、和泉層群の基底の主境界面から派生した衝上断層

は認められず、岩鐙は主として層面すべりによって破砕されている。また、これらの破砕

は不均質で、破砕物質の膨絡が著しく、展張性の関口亀裂が発達している.このような破

砕は衝上断層でなく、 [ 2. 4 ]で詳述したように地すべりの破断に特徴的である.

そこで、露政で観望書される砂岩泥岩互庖を破断の程度により A~D クラスに分類し(図

-2.4.1)、地形および地質構造との関係を調査した(図ー3.4.16)0これによれば、父尾断層

北側の讃岐山脈の和泉層群は一般に整然とした成層構造を保っているのに対して、父尾断

層の南側の和泉層群は地表露頭で見るかぎり著しく容lれ自の発達した、あるいは角線状に

破砕された岩磁である.このような岩盤の破砕は地表部だけではなく、地表下数10mのト

ンネル内でも一般的である.例えば、切幡丘陵を通過する道路公団のトンネルでは、砂岩

泥岩互層の成層構造は保たれているが、亀裂が発逮し、掘削されたズリは20叩以下のブロ

ック状に粉砕されている(古金 ・中山，1991)0従って、上述の破砕は地表部における岩盤

の緩みではなく、地山全体が破砕されていることを示している。

(2) P 波速度

新阿波C.C.の地下には農林水産省によって吉野川北岸用水の土校総選が建設されて いる.

その屈折法弾性波探査データによると、新阿波C . C. 付近の和泉層鮮の P 被速度は、 0.3~ 1.

5km/secである.

一方‘吉野川|北岸用水の切幡E車道の屈折法弥性波探査によれば、切幡丘陵の和泉庖襟の

P 波速度は上口付近では、 1. 2~2 . 5km/sec、中心部では土被りが 100rn以上あっても約3

1四/secと全般に低い(中島ほか、 1988:図-3.4.17)0また、切械丘陵を通過する日本道路公

団のトンネルでは.最大土被りが30~80悶あるトンネル基盤昔日 の P 波速度は3km/sec程度で

ある . これに対して、砂岩岩石試料の P 波迷度は4 . 5~5.2km/s町、ー軸圧縮強度は400~ 1 ，
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f圏、

500 kgr/cm'と、砂岩単体l立硬貨である(古金・中山、1991)0 

讃岐山脈の和泉層群岩銀の P波速度は、普通の地山の場合4k./sec以上期待できる(例

えば、水資源開発公団，1975) ので、新阿披c.c.および切幡丘陵の和泉層若手は地下深部ま

で著しく劣化している.しかしながら.個々の岩石は新鮮で、硬貨なことから. p波速度

の低下は，岩石化学的風化ではなく、岩盤中の割jれ自の発達が原因と捻定される.すなわ

ち、当地点の和泉層群は地山全体が破砕され、地表だけでなく地下まで割れ目が発達し、

角様化している.

(3) 走向、傾斜のばらつき

父尾断層南側に分布する和泉層群の層理面の走向および傾斜は、その北側の讃岐山脈の

ものと比較してばらつきが著しい(思1-3.4.18)。しかも、角様化の程度が上がるに従い、

ぱらつきが大きくなる a これは、砂岩泥岩互層が破砕を受付るに従い、一定方向に再配列

するのではなく.乱雑になっていることを示している。とれは、地すべりに特徴的である.

(4) 移動に伴う変形僑遺

切幡丘陵では、南ブエルゲンツの横倒し招幽および衡上断層が南縁部にのみ形成され、

背後の岩休中には開口性の正断層が形成されている.ヱれは、地すペり岩体の移動に伴う

変形構造に類似する.

(5) 境界面の特徴

和泉局者平の衝上岩体と土柱層との境界面は‘衝よ断層の下盤境界を構成する低角度の境

界面と、その先端部の高角度な境界面に区分できる.

① 下盤境界を傍成する低角度の境界商

下盤境界を構成する境界商は極めて低角度で、北または南に傾斜している.従って、衝

よ断層という表現は必ずしも適切ではない.そして、父尾断層までもどしたとし て、 新阿

波c.cの下部岩体は、南北約850mの、上部の阿波衝上も約200mの水平移動量がある.ま

た、切幡丘陵の和泉層群は、父尾断層にまでもどすと、 1 ~ 1. 5kmの水平移動量がある.し

かしながら、上盤の和泉層群と下盤の土柱層との境界に は、境界面に顕著なせん断面は形

成されていない.これは、和泉層苦手が未聞結の土柱層中を移動し.周結後の移動がなかっ

たヱとを示している.特に、阿波衝上の境界都は.流動化による両者の混合層が形成され
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ている。これは、移動岩体と土柱層の境界に液状化が発生したことを示している.

仮りに衝上断層が高角度断層である父尾断層の superficialoverthrustingだとする

と、地表付近で低角化した部分が同じ断層面を使って、繰返し前進し、数100m移動したは

ずである.しかしながら、両者の境界には繰返し衝ょした跡がなく、上盤には衝上断層群

が形成されていない.従って、和泉層群は土柱層未園結時に霊カの作用によって土柱廊中

へ滑勤した可能性が高い.また、衝上断層が父尾断層の高角度断層面の重力による低角化

とも考えられない.なぜならば、衝上地塊の和泉層群は基本的に父尾断層の北側と同じ

NW走向、 NE傾斜の地質構造であり、断層の低角化に伴い上豊富が数10・ も回転した証拠

はない.

② 先端部の高角度な境界面

Loc.16-18，21で観察される先端部の高角度な境界面は，凹凸に富み、境界面に沿って両

側の地層の破砕はないので、不豊富合的である e しかし、その南側の土柱層が南へ急傾斜し

ているヱとから、単なる不皇室合面ではない.しかも、この急傾斜構造は上位もしくは下位

の地層に述続しない局所的かっ一過性のものである.従って、ヱれは消動岩体の先端のブ

ルドージングによる構造と推定される.
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3. 5 地すべり岩体の起源と土柱層の形成過程

3.5.1 地すべり 岩体の発生域への復元

父尾断層の南側の和泉層群は、菖蒲谷時階の中央街道線の断層活動(中川・中野，1964)、

もしくは父尾断層の重力による断層面の低角度化(須鎗 ・阿子烏，1978など)によって土

柱層に衝上したとみなされていた.しかしながら、これらの衝上岩体は背後の讃岐山脈に

復元できるので、衝上断層は地下の中央構造線には巡続しない.従って、これらは巨大な

岩盤すべりによって形成されたことは確実である.

(1) 切幡丘陵

切綴丘陵の和泉層群は、父尾断層の北側に広がる九iiJ{字谷川扇状地の上空に復元できる

(図-3.5.I;Hasega附，1992).父尾断層より北側の讃岐山脈南縁部に切幡丘陵に匹敵する空

間はここしかない(図-3.1.1).しかも、九頭字谷)11は、日開谷川、宮川|内谷)11と比較して

流域が著しく小さいが、より大きな谷の出口を作っている.これは、岩盤すべりによって

谷の出口の周囲の山腹が削剥されたと考えれば説明がつく.すなわち、父尾断層の北側に

広がる九百買字谷川l扇状地は、巨大な岩盤すべりの抜け跡とみなせる.このため、九頭字谷

)11、鈴川谷川|等では、侵食作用が汚発化し、現在までも土砂の供給が著しく、 jtt積錐およ

び扇状地が発達している.

またこの復元によって、切幡丘陵の北縁で分断されている谷の上流の説明がつく 。すな

わち、柿 J木谷川|の上流(A)は九頭字谷川(A. )に、指谷)11(8)は鈴)11谷川(8')に，間谷川

(C)は熊谷川(C.)に巡続する(図 3.5.1).従って、切幡丘陵の地すベり岩体は岩盤すぺり

前の源地形を残している a これは、切幡丘陵の地すベり岩体が、ほぼ原地形のまま. 一体

となって滑動したととを示している.更にこの復元は、切幡丘陵の和泉層群が発生域から

南方に1.0~ 1. 5km溺動した後、父尾断層によって 2~3同右積ずれ変位を受けたことを示し

ている.

(2) 井出口

井出口の大久保谷川|束岸の地すペり岩体および土石涜堆積物は、古日開谷川|の扇状地機

層を変形させ、更にこれに覆われる.従って、この堆積物は日開谷川付近の父尾断層の断

層度下で犠稜し、その時背後の断層崖斜面から小規模な岩鐙すべりが発生したと錐定され

る.

(3) 土柱地域
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土柱地域の和泉層群も.上下の土柱層の層相および父尾断層の右敏ずれ運動を想定すれ

ば.背後の讃岐山脈に復元できる.すなわち、阿波ゴルフ場下部岩体は伊沢谷川の出口西

側付近に、阿波土柱岩体も伊沢谷川出口東側もしくは大久保谷川の出口西側に復元できる，

図-3.5.1 切幡丘陵の地すベり岩体の復元(Hasegawa，1991;萎図は100m未満の谷埋接峰面)
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3.5.2 岩盤すべりの発生時期

岩盤すべりは、土柱層堆積中に発生している.このような古い岩怨すべりの地すペり地

形は、完全に開析され、現在は残っていない.

(1) 切暢丘陵

切幡丘陵の巨大岩盤すべりは土柱層地積中発生した。これは、土柱庖が岩盤すべりによ

って変形を受け、しかも岩盤すべりの抜け跡(熊谷寺付近) に土柱層相当層が堆積してい

ることから推定できる.熊谷寺付近の土柱層は更新世中期頃の時代である. したがって、

切幡丘陵の巨大岩盤すべりは、更新世中期以前に発生している.一方、切幡丘陵の地すべ

り岩体は、父尾断層によって2-3l<m右積ずれ変位を受けている.この変位量は約 1Maの時

代の古田関谷川扇状地堆積物の変位量とほぼ同じである(3.5.3参照)0 したがって.切幡

丘陵の巨大岩盤すべりは 1Ma前後に発生した可能性が高い.

(2) 井出口

弁出口の大久保谷)11東岸の地すベり岩体は、約1Maの井出口火山灰を挟む古日開谷川の

扇状地傑層に夜われる、従って、この岩盤すべりは1Ma前後に発生したと推定される e

(3 ) 土柱地法

新阿波c.c.の下部岩体および土柱岩体は、土柱層に滑勤し、更に土柱層によって積われ

ている園また、地すべり岩体と土柱庖との境界箇は、?骨動が土柱層未回結時に発生したこ

とを示している. したがって、正確な発生時期は限定できないが、およそ 1Ma前後の更新

世前期から中期と推定される。とのうち、土柱岩体は.約1.3Maの土柱火山灰雄積後、 o.

34Maの薬師火山灰の堆積前の問に発生している。
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3.5.3 中央嫡造線の位置と活断層との関係

父尾断層より南側に分布する和泉層群は、父Jf!，断層北側の断層線崖から滑動した巨大な

異地位地すベり岩体である.従って、ヱれまでこれらの南縁を走るとされた“中央構造線"

(岡田，1970;中野ほか，1973;須鎗 ・阿子島， 1978)は、中央構造線の地表断層ではない

中央構造線の地表断層は父尾断層に求められる.なぜならば、父尾断層が讃岐山脈の現地

性和泉層群の南縁の断層で、かつ泉地性滑動岩塊の南縁に随伴する三波川変成岩英語の破砕

帯も父尾断層の位置に復元できるからである.しかも.父尾断層の他に卓越する断層は当

地駿にはない.すなわち、父尾断層は中央構造織の和泉層群中への副断層ではなく、当地

域では三波川変成岩類と和泉層群(地下では領家花筒岩類)との境界断層の地表断層である.

中央街道線の南北方向の位置のずれは、切幡丘陵で最大1.5kmに透する e

また、阿子島・須鎗(1989)は、具地性和泉層群の南限あるいはこれと築地性三波川変成

岩煩との地表物質境界を中央構造線とみなし、この南北方向の位置のずれを根拠に中央構

造線を変位させる南北性の断層を想定した.しかしながら、このような地表物質境界のず

れは、地すベり岩体の移動量の違いによるもので、中央構造線を変位させる南北性の断層

を想定する必要はない.事実、須鎗(1973)等の地質図では、想定された南北断層の延長官11

の和泉層群に務相分布を変位させる断層は記載されていない
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3.5.4 中央構造絞め約lMa以降の右横昔、れ変位量

問問(1970)によって推定された第四紀後半における父尾断層の右敏ずれ断層活動は、地

すベり岩体の復元によっても支持される.すなわち、切幡丘陵の地すペり岩体は滑動後、

父尾断層によって、 2-3同右績ずれ変f立を受けている園また、工の他の地すべり岩体も父

尾断層の右績ずれ断層i型動を想定するとうまく復元できる.

想定される父尾断層の右横ずれ断層変位は.土柱層中の花岡岩僚の起源からもを実証で

きる(図ー3.5.2)。徳島県阿波町井出口および脇町城山付近に分布する土柱層は花筒岩撲を

含む扇状地属製層を挟む(図-3.2.5)，ヱれらの僚は、インブリケーションから北方から供給

されたと推定されるが.その北側には花岡岩を供給できる後背地はない.すなわち，阿波

町井出口は、現在大久保谷川の扇状地および讃岐山脈の山闘に位置し、その北側に花関岩

を供給する流路はない((頚-3.2.1;3.3.1)，また、脇町城山付近は、大谷川およびその西側

の丘陵に位置し、その北側に花街岩を供給する流路はない.更に、両地点は共に日開谷川.

曽江谷}IIの扇状地より西側、すなわち、吉野川の上自在に位置するため、僚が古吉野川の上

疏へ逆涜したとは考えがたい.この 2地点の花筒岩鎌を含む扇状地検層が、中央情道線に

よって約2-3km右横ずれ断層変位を受けたと考えると、それぞれが日開谷川、曽江谷川の

現扇状地に復元される.両河川は現在讃岐山脈を敏断して、鎖家帯の花筒岩類を供給して

いる唯ニの河}IIなので、花筒岩搬を含む扇状地成土柱層はかつての日開谷}IIと曽江谷}i1の

扇状地で堆積した可能性が高い.すなわち、両河川は土住居堆積当時からま買岐山脈を績断

する先行河川と推定される.井出口の含花筒岩係扇状地堆積物中の火山灰は、 1.0Maのフ

イシヨン ・トラック年代をしめす(阿子島 ・須鎗，1989)ことから、本層は 1Ma前後に古日

開谷川の扇状地で堆積したとみなされる.したがって、 1 H a以降の父尾断層の右横ずれ

変位1査は2-3kmと見積ることができる.とれは、切鱗丘陵の地すペり岩体の右横ずれ変位

盈とほぼ等しい.
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3.5.5. 土柱層の堆積メ力二ズム

土柱Jjfは、その岩質から土石1f.i-崖錐性堆積物、扇状地雄積物および本流型堆積物に区

分できる。エれらは‘現在の讃岐山脈南箆の堆積環境とほぼ対応している.すなわち.本

涜型堆積物は古吉野川の『可道および氾渡原で、扇状地堆積物はま質岐山脈から南読する扇状

地で、土石1f.i-態錐伎堆積物は、古吉野川支流問の父尾断層による断層線度下で形成され

たと推定される.これらの堆積物は、 jlf状および挟在する火山灰のフイツシヨン・トラッ

ク年代から釜本的には同時築相である.しかしながら、各露頭の産状は、扇状地堆積物が

土石統~崖錐性堆積物に挟まれるなど、堆積場が変遷が著しいヱとを示している(図 3.2.

5)圃

土柱層の上下方向の層相変化は、中央構造線の右横ずれ運動に伴う後背地の横方向の移

n 動によってうまく説明できる(長谷川，1991).すなわち、父尾断層を境界にして殺岐山脈
に対して西側に移動しつつ、説降する土柱層域積盆地の北縁では、上位の堆積物がより西

側の後背地から供給されている.そして何聖書を多量に含む扇状地磯層と角線層からなる土

石寄託堆積物は、ほほ現在の吉野川|支統の扇状地とその聞の断層崖下に復元できる(図-3.5.

3). 

例えば脇町城山付近では、下位から土石流堆積物(F4)、合花岡岩礁扇状地堆積物(FG2)• 

土石涜堆積物(D7)、和泉層群の砕屑物だけからなる扇状地堆積物(F5)の順で堆積している

(図ー3.2.5). これは、それそれが東側の父尾断層断層盤下、曽江谷川扇状地、曽江谷川の

西側父尾断層断層巌下、大谷川l扇状地で機積したとみなすことができる(図-3.5.2-4). 同

様に、土柱付近では土柱火山灰を挟む土石涜堆積物、扇状地軍事層、土石涜堆積物の頗で堆

積している。ヱれも、それぞれが伊沢谷川|東側の父尾断層断層崖下、伊沢谷川扇状地、伊

沢谷川西側の父尾断層断層崖下で堆積したとみなすととができる(図ー3.5.3，4)。ヱれによ

って‘地すベり岩体の発生地点を推定することができる.

上述のように、土柱層は父尾断層の右横ずれ断層運動に伴って堆積したと推定される.

すなわち、父尾断層は土柱層堆積時の更新世前期から右犠ずれが阜経する断層運動をして

いた可能性が高い.
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3.5.6. 吉野川低金世の事罰則堆積物の時代と構造

土柱層は父尾断層の南側の丘陵および段丘度下部に鍵出しているが、土柱層相当層は吉

野川低地の平坦面を形成する段丘堆積物、および沖積層の下位にも分布している.土柱層

は、吉野川低地の荷縁付近の阿波町切戸で三被川変成岩類を不豊富合で疲っている.不豊富合

面は緩〈北へ傾斜し、ヱれより北側では父尾断層まで土柱層の基盤は確認されていない.

土柱付近の土柱層もばらつきが多いものの10. 前後北へ傾斜している.すなわち、土柱層

は全体として.北の父尾断層に向かつて傾斜している.従って、土柱層およびその下位の

堆積物は、父尾断層に近づくほど厚く堆積していると推定される.調査地東南の吉野町吉

野中学校におけるボーリングによれば、地表下30.から150mまで本流性砂礁層が確認され

ているが(阿子島・須鎗，1989)、基盤岩は確認されていない.吉野川低地の西端部の池田

n 町市街地(イケミナミ)におけるボーリングによれば、段丘堆積物の下に厚い更新世前期
以前の堆積物があり、地表下約80mで、基盤の砂質片岩に到達する(岡田、 1991). また、

吉野川北洋と類似した地質構造と考えられる和歌山県紀ノ川北岸では、反射法地震探査に

よって1，000.近い新期堆積物の存在が推定される(吉川ほか、 1987)乙とをからも、吉野川

低地の新期堆積物は数100mに達する可能性が高い.

現在地表に露出する土柱層は更新世前期~中期の堆積物である.しかしながら、地下に

はその下位層が厚〈堆積し、吏に吉野山|南岸の丘陵に鮮新世後期の森山層が分布する(附

子島 ・須鎗.1989)ことを考慮すると、吉野川低地は基本的には厚い鮮新 更新統から構成

されると推定される.そして、この鮮新一更新統の土佐積盆地は、南縁部では三波川変成岩

類を不重量合に被覆して、北側に傾斜し、その北縁を中央構造線によって限られる非対称な

機進をしている(図ー3.5.4). このような椛積金地は、その形態および堆積機構から、中央

構造線の断層迎動に伴って、形成、成長した可能性が高い.現在のと ころ、森山層は2.

3Maのフイツシヨン・トラック年代が報告されている(阿子島・須鎗.1989)ので、堆積盆地

は2.3Ma以前にできていたと推定される.

なお.阿子島 ・須鎗(1989)はこの堆積盆地を地溝としいているが、堆積盆地の甫縁部に

は部分的に第四紀断層が報告されているが、連続する第四紀断層がないので(活断層研究

会、 (991)、地溝とは言い難い。
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