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１． はじめに 

2011 年東北地方太平洋沖地震は，それまでの地球物理学的な知見や江戸時代以降の

歴史記録から想定されていた東北地方太平洋沖の日本海溝で発生する地震像を大きく

超える地震であったとされる． 

しかしながら，三陸地方ではいくつかの先駆的な研究により，津波堆積物や変動地形

学といった地形・地質学的な知見から，地震学では想定されていない巨大地震が存在す

ることが指摘されていた．例えば，変動地形学からは池田（1996）が，測地観測開始

の明治時代以降一貫して年 5－6 mm 程度の速い速度で沈降している三陸海岸に，低い

ながらも長期的な隆起を示す海成段丘が分布していることから，三陸海岸で明治以降

にみられたような大きな沈降量を打ち消して更新統の海成段丘の分布を可能にするよ

うな，大きな隆起を伴う巨大地震が存在することを主張してきた．また，2000 年代以

降に実施された津波堆積物調査からは，仙台平野の奥深くまで津波堆積物が分布して

いることが確認され，仙台平野に遡上する巨大津波の存在が指摘されていた（宍倉ほか, 

2007；澤井ほか, 2007, 2008；佐竹ほか, 2009 など）．これらの地形・地質学的研究に

より得られた知見は，一部の津波堆積物研究の事例を除き，海溝型地震の地震モデルの

構築や長期評価の策定に十分に活用されなかった．すなわち，東北日本太平洋沖地震に

おける想定外とは，「科学的に予測できなかったわけではなく，地形・地質学的な事実

を想定に含めなかった（鈴木，2011）」ことを意味する．2011 年東北地方太平洋沖地震

を契機として，地形・地質学的なデータの重要性があらためて認識され，地震調査委員

会における地震の長期評価の再検討や，南海トラフを震源とする地震の想定も大きく

見直されることになった． 

このように地形・地質学的なデータが地球物理学的知見に比べて想定に用いられに

くい背景として，方法論の差異が考えられる．地球物理学では演繹的に構築される理

論を用いるため，想定をする際の理由付けが容易である．これに対して，地形・地質

学的なデータは，事実からそれらを解釈して導き出されるため，明快な理由付けが困

難な場合が多く想定をする際の扱いが難しいことがある．実際，2011 年東北地方太

平洋沖地震では，地形的に推定されていた理論とは逆に巨大地震の発生に伴って過去

に類を見ない大きな沈降を記録した．そのため，池田（1996）が指摘する地形的なパ

ラドックスを 2011 年東北地方太平洋沖地震と結び付けて考える枠組みの中で解釈す

れば，長い期間巨大地震に伴う余効変動が継続し，今後百年程度の間は緩慢な隆起が

みられる可能性が高い．観察事実から構築される理論は，新しい情報を取り込みなが



ら理論の高度化をする必要があり，地震時―地震間モデルも従来の単純なモデルとは

異なる 2011 年東北地方太平洋沖地震の現象を包括して構築する必要がある．そのた

めには，過去に生じた同様の地殻変動を地形・地質学的な証拠から再認識し，解明す

ることが求められる． 

過去に発生した海溝型地震の履歴や変動量などは，詳細な歴史資料の分析のほか，隆

起岩石海岸地形や津波堆積物を調査することで復元できる．このうち，歴史資料の場

合，発生日時が正確に求まることや近世以降は資料が多くなることで震度分布の推定

が可能であるなどの利点はある．しかしながら，歴史資料が存在する時代の地震に対象

が限られるという制約や，資料の質や量が経過年数や時代背景によって不均一である

などの問題がある．また，歴史資料の信憑性についても課題となる．隆起岩石海岸地形

の調査の場合，隆起パターンを面的に追うことができ，地殻変動の様相を推定できると

いう利点がある一方，発生時間や地殻変動量の推定は貝化石などの年代測定結果や旧

汀線高度に頼ることが多く地殻変動の時間・空間分解能は低い．津波堆積物調査の場

合，津波の遡上範囲から震源域を推定できることや，堆積速度が速い地点であれば津波

発生前後の地殻変動の時間変化を解明することができるといった利点があるが，掘削

調査に頼らなければならないことや津波堆積物が保存される場所に制約があること，

海底地すべりなど地殻変動以外の要因で局所的に津波が高くなった例などに対する判

断が難しいことが問題となる．このように，古地震を解明する手法には多くの制約・限

界が存在する．多様な地震，多様な地殻変動を明らかにするために，新たな手法の開

発・構築が求められている． 

地震の多様性を明らかにするとき，面的な隆起沈降パターンの差異に着目するのが

一つの方法である．逆断層における地震時の地殻変動（上下変位量および面的な変位パ

ターン）は地震時に活動した断層の形状，変位量，活動範囲に依存する．そのため，構

造探査などで断層の形状がすでにわかっており，変位量が地域的に大きく異ならずほ

ぼ一定とみなすことができれば，地殻変動は第一次近似として断層面上にすべりが生

じた範囲に依存すると考えることができる．すなわち，低角な逆断層であるプレートの

沈み込み帯においては，地震時の断層のすべりがどの範囲に及んだかによって断層の

走向と直交する方向で隆起する地域と沈降する地域が異なることになる． 

地形学にもとづく地殻変動は室戸半島や房総半島など，多くの場所で地震性地殻変

動として明らかにされてきた．その時指標とされるのは，海洋酸素同位体ステージ

（marine oxygen isotope stage，以下，MIS と略す）5e の最終間氷期に形成された海

成段丘，岩石海岸における波蝕棚，海成層・陸成層，浜堤などの分布高度である．これ

らの地形的特徴に基づき推定された地殻変動量は，現在までの総量としての地殻変動

量を示しているが，その総量にいたる経緯に関しては一部の堆積物を用いた議論以外

なされていない．房総半島のように隆起速度が大きく次々と離水するため段丘面が侵

食・堆積作用を受けず高海面期の情報を記録している地域や，最終間氷期などの高海面

期の情報が氷期の海水準低下によって離水したため侵食・堆積作用を受けず残ってい

る更新世段丘について議論するには適している． 

プレート間の運動は地震時だけではなく，地震間，地震前，地震後とそれぞれのステ

ージに応じて別のふるまいをすると考えられ，隆起や沈降もそれぞれのステージで異



なる運動をすることが予想される．そのため，堆積作用や侵食作用など外的営力によっ

て地形改変が起きている完新世地形を指標とした地殻変動の解析には，内的営力によ

ってもたらされる地殻変動と外的営力による地形改変の両方の作用を加味しなくては

ならない． 

すなわち，外的営力による地形改変の影響がある場所では，総量としての地殻変動だ

けでなく，地殻変動の経緯についても議論できる可能性がある．ここで，重要となるの

は，外的営力による地形の改変速度である．この改変速度が小さすぎれば，緩慢とした

地殻変動による変化による地形改変が小さく，地殻変動の速度に寄らない地形が形成

される．逆に改変速度が大きすぎれば，緩慢とした地殻変動の間にもともとの地形は跡

形もなく改変されてしまう．したがって，地震前後 100 年スケールでの地殻変動の経

緯を議論する場合，地形形成に数年～数十年程度の安定した環境が必要な外的営力の

地形に着目すれば，地殻変動の変化に応答した堆積・侵食作用による地形や地質を検出

できる可能性がある．本研究では完新世の微地形である浜堤が適していると考え，地殻

変動の多様性を明らかにすることを試みる． 

 

浜堤は砂浜海岸において，海岸線に沿って形成される高まりであり，一般的にみ

られる地形である．その形成については，波浪と風との作用があると考えられ，形

体的には砂丘との区別が難しい場合も多い（図 1）．海岸平野の中には，複数列の浜

堤が平行に保存されている場所もあり，その列数が数十列に達することもある．日

本では，九十九里浜や仙台平野がその典型的な例と考えられる．これら複数列存在

する浜堤は，海岸線の前進による形成場所の移動と，浜堤が形成されるのに十分

な，海岸線が安定した時間が必要となる．そのため，浜堤列は縄文海進以降の海退

傾向の期間の古環境や古気候の復元に有効な情報とされる． 

本研究では浜堤の形成を次のように考える． 

 

(1) 汀線付近では，波が砂に浸透するため押波の運搬力のほうが引波の運搬力より大

きく，波の遡上限界部で堆積が起きる． 

(2) 汀線付近における波による堆積と侵食の場は，波の高さによって常時移動する． 

(3) 浜堤の高さは暴浪時の最大波の到達範囲とほぼ同じになると考え，波の条件など

図 1 浜堤と砂浜海岸の微地形の模式図（鈴木，1998） 



の環境が同じであれば，同一地域で同様な形状の浜堤が形成される． 

(4) 浜堤が形成される堆積の場所と汀線との位置的関係は，その場所の環境条件によ

ってほぼ一定に保たれる． 

(5) 汀線の位置は，前浜の堆積と侵食のバランスによって決定され，堆積の速度は土

砂供給量，侵食の速度は暴浪の頻度に依存する． 

 

以上のように考え，浜堤を，その形成に数年から数十年程度の時間が必要な外的

営力による地形と考え，地殻変動の指標とする． 

この観点では断層の走向と直行する海岸線が分布する地域では，地震ごとの多様

な隆起沈降の場に対応した地形形成がなされている可能性が高く，地震の多様性と

それに伴う地形形成を論じる上で適当なフィールドと考えられる．したがって，南

海トラフとその軸に斜交する海岸線を持つ遠州灘沿いを含めた東海地域は，本研究

の研究課題に適したフィールドであると考えられる． 

 

２． 地域概観 

静岡県西部の遠州灘沿岸部には，東から順に筬
おさ

川，菊川，弁財天川，太田川，天竜

川の諸河川が流下する．本報告では，これらの地域を，筬川下流部の筬川低地，菊川

下流部の菊川低地，弁財天川および太田川下流部の太田川低地，天竜川下流部から浜

名湖湖口部にかけての浜松低地に区分する（図 2）．本報告の対象地域では，各低地の

南部に 1～6 列程度の浜堤列の発達が認められ，海岸線は弓状を呈する．また，本地

域には東から順に牧之原台地，小笠山丘陵，磐田原台地，三方原台地などの更新世に

形成された丘陵・段丘が広がる．牧之原台地は形成時期によりさらに 3 面（または 4

図 2 対象地域の地形的特徴 杉山ほか（1988），国土地理院(1987)をもとに作成 



面）に細分される（杉山ほか,1988）． 

 

 

３． 遠州灘沿いの歴史地震の南海トラフ地震 

南海トラフを震源とする巨大地震は，これまで史料から地震の繰り返し周期や規模

の推定が行われてきた．史料に基づくと，西暦 684 年の白鳳（天武）地震以降，少な

くとも 9 回の地震が生じた可能性がある（図 3）．南海トラフに沿う静岡県の沿岸地域

においては，南海トラフを震源域として大地震が繰り返し発生している（地震調査研究

推進本部,2013）．ここでは坂本（2015）が収集した資料をもとに紹介する． 

明応地震以前の歴史地震につ

いては詳細な史料としては残っ

ていないが，南海トラフを震源

とする地震の痕跡は，考古遺跡

の液状化や津波堆積物などで確

認される．西暦 684 年に発生し

た白鳳地震の痕跡として，津波

堆積物が磐田市元島遺跡（静岡

県埋蔵文化財調査研究所，

1998a; 1998b）で，液状化痕が

袋井市坂尻遺跡（静岡県埋蔵文

化財調査研究所，1992）と浜松

市山ノ花遺跡（浜松市博物館，

2012）で確認されている．また，

磐田市新平山 B 古墳群で確認さ

れた，石室の壁の大きな横ずれ

も，白鳳地震による可能性が想

定される（豊岡村教育委員会，

1993）．西暦 887 年に発生した

仁和地震と 同 1096 年に発生し

た永長地震の痕跡として，津波

堆積物が磐田市元島遺跡で確認

された（静岡県埋蔵文化財調査

研究所，1998a）．袋井市新堀遺

跡では，液状化痕によって鎌倉時代の地層が変形していることから，西暦 1361 年に発

生した康安（正平）地震の痕跡の可能性があるとされている（静岡県埋蔵文化財調査研

究所，1993）．石橋（2014）によると，地震学では正平の南朝の年号で呼ばれている地

震であるが，歴史史料は北朝のものであることから日本史学の慣例では一次史料に従

って北朝の年号である康安を使うべきであるという． 

明応地震は，西暦 1498 年 9 月 20 日に静岡県沖合海底のプレート境界で発生し，マ

グニチュード（以下 M と略す）は 8.2～8.4 と推定されている（石橋，2014）．明応地

図 3 石橋（2014）より引用．太実線は確なもの，

太破線は可能性が高いもの，細破線は可能性がある

もの，点線は学説があるものを示す．立体数字は発

生年，斜体数字は発生間隔を示す． 



震の発生当時，太田川河口付近には物資流通の拠点であった浅羽湊が存在したが地震

に伴う変化により，物資の集散地であった元島遺跡は衰退していった（矢田，2009）．

元島遺跡では，13 世紀の洪水層から吹き上がり 16 世紀代の遺構面によって覆われる

液状化痕が高密度で見つかっており，明応地震によるものと推定されている（静岡県埋

蔵文化財調査研究所，1998）．また，掛塚湊の津波被害について，遠江国佐野郡寺田郷

（現掛川市）の曹洞宗円通院の住持であった松堂高盛の作である『円通松堂禅師語録』

には，「大地震が起き，地は裂け，0.9～1.5 m ほど水が噴き出し（液状化），山は崩れ

た．天を覆すような大波がやってきて，人々は流され，一瞬にして物がなくなってしま

った．」と記されている（竜洋町史編纂委員会，2007）．この時の掛塚の津波の高さは，

約 10 m と推定されている（財団法人静岡県文化財団，2012）．この地震の際には，そ

れまで淡水湖であった浜名湖が，湾口部の沈降と津波によって今切で海とつながり，汽

水湖となった（新居関所史料館，2007）．「今切変遷図」には，15 世紀から 16 世紀に

かけて度重なる地震，津波，高潮による侵食が，今切を形成していく様が描かれている

（新居関所史料館，2007）． 

慶長の南海トラフ地震は西暦 1605 年 2 月 3 日に発生した M7.9 の地震と考えられて

きたが，最近の歴史資料の分析などから西暦 1614 年 11 月 26 日に発生した M8 未満

程度の地震であるという説もある（石橋，2014）．西暦 1605 年の地震は，地震動を感

じた範囲が極端に狭く，東海地域周辺では隆起の報告も得られていないが，四国から東

海地域にかけての太平洋岸で津波が報告されており，南海トラフで発生した津波地震

の可能性も指摘されている（石橋，2014）．西暦 1614 年の地震は京都をはじめ広範囲

に長い揺れを観測した記載がみられ津波の記述も見られる（石橋，2014）． 

宝永地震は西暦 1707 年 10 月 28 日に発生した地震で，横須賀地区（掛川市大須賀

町）で大きな被害を出している．同地区では，横須賀湊口（弁財天川の河口部の入江）

が閉塞され，入江が地盤隆起によって干上がったため，港としての機能を失った（大須

賀町誌編纂委員会，1980）．17 世紀後半に描かれた，「遠州横須賀惣絵図」からは，横

須賀城の西と南に潟が描かれ，横須賀湊があったことが分かる．嘉永 5 年渡辺兼堂著

の遠江小図では，「横須賀湊ハ寳永四年丁亥十月四日大地震ニテ埋レリ其後山名郡福田

村ヲ湊トス（原文のまま）」とある．この記事から，小笠山麓が隆起して福田町付近で

は沈降したこと，福田湊を使うようになったことが分かる（関，1977）．浜名湖内湖の

細江湖畔に位置する気賀村では，総石高 2,600 石のうち 1,700 石が本地震による津波

で荒地になった（細江町史編纂委員会，2000）．当地域では，地盤沈降により，潮が引

いた時でも水深が 60 cm 程度となり，その後 5 か月も潮が引かなかったとされる（細

江町史編纂委員会，2000）．また，浜名湖の今切周辺の地形が変形し，今切口がさらに

拡がったとされる（細江町史編纂委員会，2000）．宝永地震の津波は，対象地域周辺で

特に大きな被害を与えた．浜名湖西南部岸に位置する新居町では，「宝永地震が来て，

津波は三度押し寄せ，その高さは約 3 m であった．関所は崩れ，潰れた家は 348 戸，

溺死者は 21 人」という記録が残っている（財団法人静岡県文化財団，2012）．また，

湖西市にある白須賀宿では，静岡県内の宿の中でも最も地震と津波による被害が大き

く，宿場は壊滅状態となった．これを契機として，白須賀宿は約 1 km 北西にある潮見

坂上の台地に移転した（湖西市史編纂委員会，2000）． 



安政東海地震は，西暦 1854 年 11 年 4 日に発生した．震源は，遠州灘の御前崎沖，

南海トラフに沿うプレート境界で，M は 8.4 と推定されている（石橋，2014）．この地

震によって，掛川宿や袋井宿では火災が発生し大きな被害が出た．また，横須賀の城下

町や宿場も被害が甚大で，地割れや液状化が起きた（袋井市総務部防災課，2010）．安

政地震による津波は，浜名湖河口の東岸に位置する舞阪宿で大きな被害が出た．「舞阪

宿津波図」の右上には，「大地震 嘉永七年 寅十月四日朝五ツ七歩時 寺社をさして町屋

之内図 其内津浪と申 波高サ三丈はかり相見へ 氏神之山 宝登山へ宿中登り」という

記述があり，約 9 m の津波が襲った（財団法人静岡県文化財団,2012）．安政東海地震

では，静岡県御前崎で約 1 m，千浜で約 3 m，相良でも 3 尺隆起，紀伊半島でも隆起

し，浜名湖北端で沈降したことが指摘されている（石橋，1984）． 

昭和東南海地震は，西暦 1944 年 12 月 7 日に発生した M7.9 の地震で，震源は熊野

灘とされる（石橋，2014）．この地震の特徴は，静岡県西部の平野部で家屋被害が大き

かった点である．特に，太田川低地と菊川低地に被害が集中した（袋井市総務部防災課，

2010）． 本地震による垂直方向の地殻変動量は，名古屋で 0.25～0.4 m，浜松で 0.3～

0.4 m，駿河湾岸の清水で 0.5 m，それぞれ沈降したのに対し，掛川で 0.2 m，相良で

0.3 m，御前崎で 0.15 m，それぞれ隆起した（飯田，1985）. 

以上のように，過去 1,400 年間における南海トラフを震源とする地震は，考古遺跡

や歴史文書からのデータに基づき履歴が復元されており，約 100～200 年の間隔で発

生している．しかしながら，震源域，地震の規模，地震被害の性質，地殻変動量などに

多様性があることが指摘できる．例えば，西暦 1707 年宝永地震の震源域は，同 1946

年の昭和南海地震や同 1854 年の安政南海地震に比べると西に広がっていることが津

波記録から推定されている（Furumura, 2010）．また，西暦 1946 年の昭和南海地震や

同 1944 年昭和東南海地震はそれぞれ M8.0，7.9 とされるが，同 1854 年安政南海地震

と安政東海地震はともに M8.4，同 1707 年の宝永地震は M8.6 であり，地震の規模が

大きく異なる．西暦 1605 年の慶長地震は津波の被害が大きいものの揺れの被害があま

りない地震であり，同 1498 年の明応地震は他の地震ではみられないような大きな津波

被害が伊勢湾内で発生しているなどの違いもみられる．また，安政東海地震や東南海地

震時にはほとんど隆起をしなかった掛川市大須賀町周辺では，西暦 1707 年の宝永地震

で大きく隆起した記録が残されている（石橋，2014）．このように南海トラフで発生す

る地震とその地殻変動は多様かつ複雑であり，画一的な繰り返しモデルをベースとし

た個々の地震ではなく，多様な地震をふまえたモデルが必要である． 

 

４． 研究手法 

本研究では，まず全国の浜堤列を，地質図および土地条件図，沿岸海域土地条件図，

治水地形分類図で砂州，砂堆，砂丘となっている場所から選び，基盤地図情報の 5 m

（一部 10 m）メッシュＤＥＭを用いて，列数，標高，比高，幅，長さ，堤間距離を求

め，その地形的特徴を分類した．主題図が整備されていない場所で地形図から明らかに

砂堆と認められる場所についても断面を地形計測した．計測する場所は，連続性などか

ら例外的でない場所を選択し，砂列が残存する場所を選んだ．全国の砂堆の特徴を分類

することで，東海地域に分布する浜堤の形態的な特徴を明らかにした． 



次に，遠州灘沿岸の菊川低地と太田川低地を対象に，米軍及び国土地理院撮影の縮尺

1 万分の 1 空中写真の判読と現地踏査に基づき，沖積平野の微地形の地形分類図を作

成し，地形発達史を推定した．また，関係各機関の所有するボーリングデータやコアサ

ンプルを収集して，地質断面図を作成し，堆積物の大まかな層序・層相を把握した．さ

らに，堤間湿地や浜堤上において，ハンドオーガーを用いた掘削調査を実施し，採取し

た堆積物の層相観察，測量を行った．掘削地点の標高は，掛川市発行の 2,500 分の 1 都

市計画図に記されている標高および 5 m メッシュ DEM に基づいて決定し，海成層上

限高度を認定した． 

コア試料中から採取した計 6 試料について，加速器質量分析法による放射性炭素年

代測定を地球科学研究所に依頼して行った．得られた年代測定値は Calib7.1 を用いて

暦年較正した．較正のデータセットは IntCal13.14c を用いた．コア試料について，電

気伝導度分析（計 6 地点）と珪藻分析（計 6 地点）を行った．電気伝度分析の手順は

横山（1993）に準拠し，10 cm 前後の間隔で試料を分取し測定した．また，堆積環境

の解釈は小野ほか（2006）を参照し，40 mS/m 以下を陸成堆積物，60 mS/m 以上を海

成堆積物とした．珪藻分析は小杉（1993）に準拠して酸処理を行い，光学顕微鏡を用

いて 1 試料につき計 200 殻程度を同定・計数した． 

 

５． 結論 

5.1 浜堤の地形区分と遠州灘沿岸の浜堤列 

全国の浜堤列計測場所を図 4 にしめす．これらの計測結果から浜堤の列数に着目す

ると，3 列以上の浜堤列が見られる場所は太平洋沿岸部に多いことがわかる（図 4）．1

列目の標高に着目すると，10 m 以上の高さになる浜堤は日本海側に多く太平洋側で少

ない傾向があるが，日本海側でも若狭湾や北九州などリアス式海岸部などではあまり

高くなっていないことや，太平洋側でも四国や紀伊半島などでは高くなる傾向がある

（図 4）．次に複数の浜堤列が見られる地域で，浜堤の高さが陸側に向かって高くなる

か低くなるかに着目すると，日本海側はバラエティに富んでいるのに対し，太平洋側で

は，紀伊半島以東で内陸ほど高くなる傾向が，紀伊半島以西で内陸ほど低くなる傾向が

みられる（図 4）．このように日本列島の浜堤には地域によって特徴があることがみて

とれるが，遠州灘沿岸部付近では性質の異なる浜堤列が近接して分布している． 

遠州灘沿岸部に分布する浜堤は僅か 40 km 程度の範囲でその特徴に差異が確認でき

る．例えば，浜松南地区，磐田地区，太田川低地地区は連続的に発達する浜堤列が認め

られる（浜松南地区はやや連続性が悪い）．菊川地区に比べて，認められる浜堤列の標

高及び比高は低く，堤間距離は長い．また，標高は 2～6 m 程度であり，海側の標高 10 

m 以上の高まりは人工の砂丘や堤防であるため，主に検討する浜堤列は人工砂丘の北

部の浜堤列とする．標高は低く内陸側の浜堤列でも標高はほぼ変動していない．菊川地

区は多くの浜堤列が短距離に密集して分布しており，標高が高いものが多い（図 5，6）．

海側の標高 10m 以上の高まりは人口砂丘であるため，浜堤列の発達の一部として検討

しないと，人口砂丘の後部の浜堤列の堤間距離は 100 m 未満と短く，標高は後列ほど

高くなる傾向にあり約 10 m 程度である．また比高の値は離散している． 

 



5.2 菊川低地および太田川低地の完新世地形 

菊川低地および太田川低地の完新世の地形区分は図 5 および図 6 になる．菊川低地

では，浜堤と浜堤との距離が近く，多くの浜堤が密集するように分布するため，浜堤列

として連続性を確認することが難しい．菊川から西方には，人工砂丘のすぐ北側に一列

図 4 



の連続した浜堤のみが確認できる．各浜堤の頂部の標高を示すと，菊川左岸では最も海

側に分布する浜堤の標高は 5.2 m と低地内で最も低くなっている．さらに内陸の北側

では浜堤の標高は高くなり，最も高い浜堤は標高 22 m となっている．菊川右岸では，

 

図 6 太田川低地の地形分類図米軍及び国土地理院撮影の縮尺 1 万分の 1 空中写真の

判読に基づき作成．および、太田川低地の浜堤の標高 

図 5 菊川低地の地形分類図米軍及び国土地理院撮影の縮尺 1 万分の 1 空中写真

の判読に基づき作成．および、菊川低地の浜堤の標高 



標高 10 m 前後の浜堤が多く，

最も高い浜堤は標高 16.2 m と

なり，左岸ほど顕著ではないが

内陸に向かい標高は大きくなる

傾向がある．菊川左岸側が，菊川

右岸側よりも全体的に浜堤の標

高が高いことがわかる．菊川右

岸西方において，連続性を確認

できる浜堤列の標高は 11～12 

m 程度となっている．沖積低地

の標高を把握するために，都市

計画図を基に地形断面図を作成

した（図 7）．菊川低地に該当す

るのは，④～⑫の地形断面図で

ある（図７）．すべての地形断面

図に共通して，浜堤を越えるた

びに堤間湿地の標高が高くなる

傾向がある．浜堤の標高が全体

的に高い菊川左岸（地形断面図

⑪～⑫）では，堤間地の標高も

10 m 以上と高く，浜堤の標高が

高いだけでなく，低地全体の標高

も高くなることが分かる．⑨～⑫

の地形断面図では共通して，浜堤列を越

えると，沖積低地の標高は低くなってい

る． 

太田川低地の浜堤列は，連続性から 2

列確認できる．これらの浜堤列を内陸側

から順に，浜堤Ⅰ，浜堤Ⅱとする（図６）．

各浜堤の頂部の標高を示すと，菊川低地

から連続してきた浜堤Ⅱでは，太田川低

地の東方において，標高 10 m 前後であ

る．しかし，弁財天川を越えると浜堤の

標高は 3 m 前後と一気に低くなる．浜堤

Ⅰも同様に，標高は 3m 前後となる．沖

積低地の標高を把握するために，5 m 

DEM を利用して，地形断面図を作成し

図 ７ 菊川低地および太田川低地にかけての地形断面

およびその位置（2,500 分の１の大縮尺地図を利用して作

成） 

図 ８ 太田川低地にかけての地形断面およ

びその位置（5 m メッシュ DEM を用いて作

成） 



た（図 8）．太田川低地では，堤間地の標高は 2 m 前後であり，浜堤を越えても堤間湿

地の標高に変化はなく，むしろ沖積低地の標高は内陸に向かって低くなる．  

 

5.3 堆積物，ボーリングの説明 

5.3.1 菊川低地の堤間湿地堆積物（図 9，10） 

ハンドオーガーを用いた堤間地内の掘削調査では，貝殻片を採取することができな

かったため，掘削で得られた堆積物は上部泥層を覆う最上部泥層に相当すると考えら

れる．最上部泥層の層相は，さらに砂層，砂泥互層，砂質シルト層，泥炭層の 4 層に細

分できる．ボーリング地点 4・5 以外，すべてのボーリング柱状図において最上部に砂

層の堆積が見られる．砂層は，中粒砂主体で細粒砂を混在する，茶褐色～茶暗色の海浜

砂である．所々に 1.5 cm 未満の角礫～亜角礫を含む．ボーリング地点 4・5 では，最

上部に砂泥互層の堆積が見られる．この層準は，浜堤と山地・丘陵に挟まれた地点での

み堆積し，堤間地では顕著に認めることができなかった．砂層や砂泥互層の下位には，

砂質シルトが 1～0.5 m 程度の層厚で堆積している．砂質シルトは，灰褐色で非常に粘

性が高く硬い．層の下位にいくにつれて，シルト分がより多くなる傾向がある．ボーリ

ング地点 11 では，黒色泥炭層砂層を挟在しながら堆積する．挟在する砂層より下位の

泥炭層の方が，上位の泥炭層よりも砂質分が若干多くなる．黒色泥炭層は，高い粘性を

示すものの，砂質シルトに比べると軟らかい．挟在する砂層より上部に堆積する泥炭層

の堆積年代は，およそ 1,440 cal BP ，砂層より下部に堆積する泥炭層の堆積年代は，

およそ 1,460 cal BP であった（表 1）．ボーリング地点 12 でも同様に泥炭層が確認で

き，ボーリング地点 11 と同様に，泥炭層が砂層を狭在しながら堆積している．ボーリ

ング地点 12 では，ボーリング地点 11 に比べて，砂層より上部に堆積する泥炭層が厚

く，層厚 60 cm 程度である．この泥炭層は，層序・層相から，ボーリング地点 13 やボ

ーリング地点 16 でもわずかに確認できる泥炭層に対応する可能性が高い．ボーリング

地点 11 とボーリング地点 16 を比較すると，浜堤を越えて海岸に近付くにつれて泥炭

層の層厚が薄くなることがわかった． 

電気伝導度分析の結果では，砂層や砂質シルト層は 10 mS/m 以下の計測値を示すこ

とから陸成層と推定される．他方，地点 11・12 の泥炭層は，70～100 mS/m の値を示

し，海成層である可能性が示唆された．なお，地点 12 では泥炭層直下の砂質シルト層

では 50 mS/m 前後の比較的高い値が得られた． 

 



地点 11 の泥炭層および砂質シルト層を対象として，珪藻分析を実施した．その結果

を図 10 に示す．これらの地層ではともに類似する種組成を示し，淡水生種が優占的に

図 ９ 上図：ボーリング地点および浅層地質断面図測線の位置図の位置および地形分

類図．図中の ★は西ヶ崎貝層の露頭（鹿島ほか,1985）の位置，◆は砂州の閉塞時期を

得た（鹿島ほか,1985）掘削位置をそれぞれ示す． 

下図：上図測線の断面図。各柱状図の横の散布図は，電気伝導度分析の結果を示す．散

布図中の網掛けの部分は，遷移帯（電気伝導度 40～60 mS/m）を示す．▶は炭素同位体

を用いた年代値を示す。表１参照。 



産出する．特に，Cocconeis nediminuta が 30～40%程度と多く産出した．また，淡水

～汽水生種も認められ，Staurosira construens が 20～25%程度産出するほか，

Thalassiosira bramaputrae も数%程度随伴した．この他，Opephora maryi が 15～

20%程度産出した． 

電気伝導度分析の結果からは，泥炭層が海成層である可能性が示唆される．同層の分

布高度からは，海成層上限高度が標高 12.2 m と見積もられる．泥炭層から得られた年

代測定値はいずれも 1,500 cal BP 前後であり，泥炭層のおおよその堆積時期を示すと

考えられる． 

図 10 ボーリング地点 11における珪藻分析結果．ボーリング地点 11の位置・柱状

図は図 9を参照 



 

 

5.3.2 太田川低地の堤間湿地堆積物（図 11，12） 

ハンドオーガーを用いた堤間地内の掘削調査では，貝殻片を採取することができな

かったため，上部泥層を覆う最上部泥層と考えられる（鹿島ほか，1985）．廣内ほか

（2014）や佐藤ほか（2015）では浜堤列 I と浜堤列 II の間の太郎助でハンドオーガー

を用いた調査を行った（図 11）．その層相は下部より，下部砂泥層が灰〜暗灰色の細粒

砂混じりシルトを主体とする地層で，堤間湿地北部（20131225−3コアより北側）の標

高−0.8 m 以深に認められ，層厚数 mm～5 cm 程度の細粒砂が複数層挟まれる．下部

砂泥層は上方に向けて黒色を帯び，未分解泥炭〜黒泥などからなる泥炭層へ遷移する．

泥炭層の層厚は 20131225-3 コアでは 55 cm，20141120-2 コアでは 65 cm，20131226-

1 コアでは 60 cm である．泥炭層基底からは 20131225-3 コアで 2,305-2,370 cal BP

（標高−0.61 m，木片），20141120−2コアで 3,965-4,100 cal BP（標高−0.82 m，有機

質堆積物）の年代測定値が得られている．泥炭層中の標高−0.6～−0.8 m には陸側に薄

層化する細粒砂層が挟在し，それを覆う泥炭層からは，直上から 2,925-3,210 cal BP

（20131225-3 コア，標高−0.46 m，有機質堆積物），約 10 cm 上位から 2,345-2,490 cal 

BP（20141120-2 コア，標高−0.59 m，植物片）の年代測定値が得られている．この泥

炭層は標高−0.2〜−0.3 m 付近で明瞭な境界を介して有機質泥層によって覆われる．泥

炭層最上部からは 1,350-1,445 cal BP（20141120−2コア，標高−0.26 m，有機質堆積

物），1,690-1,820 cal BP（20131226-1 コア，標高−0.37 m，有機質堆積物）の年代測

定値が得られている（図 11）．有機質泥層は層厚 25〜55 cm で，上位の灰色泥層に遷

移する． 

20160617-1 コアは約 3 km 東側の弁財天川左岸の浜堤列 I と浜堤列 II の間に位置す

表 1 年代測定結果 

 



る（図 11，12）．20160617-1 コアでは，標高−0.8 m から−0.1 m まで青灰色のシルト

質細砂がみられ，茶褐色の細砂から極細砂の薄層を挟んで約 30 cm の暗褐色の極細砂

交じりの粘土に覆われる．太郎助地域と比べるとやや浅いものの，この層が泥炭層およ

び有機質泥層に相当すると考えられる．この層から上方に漸移して灰色の極細砂交じ

りのシルト層が覆う．この層には細砂の薄層が認められる．これも太郎助の 20141120-

1 コアに見られたものに該当する可能性がある．本報告の 20160617-2 コア，20160618-

3 コア，20160618-4 コアはともに浜堤列 I の北側に位置し，弁財天川の洪水などの影

響が及びにくい閉塞した場所である．特に，20160617-2 コア，20160618-3 コアは段

丘の縁にあたり，氷期においてもそれほど下刻されず，完新世の高海水準期の波蝕棚が

広がっていたような場所だと考えられる．20160617-2 では標高−0.4 m 以深で，

20160618-3 コアでは標高−0.5 m 以深で中～細砂がみられる．その上に砂質粘土～シ

図 11 太田川低地のボーリング位置（上段）およびボーリング結果（佐藤ほか，2015） 



ルト質細砂層，および粘土層を挟み，20160617-2 コアでは標高 0.5 m，20160618-3 コ

アでは標高 0 m 付近から層厚 0.8～0.9 m の未分解泥炭から泥炭層が分布している．こ

れら泥炭層の最下部の年代は 5,275-4,910 cal BP（20160618-3 コア，標高 0.1 m，有

機質堆積物）である（表１）．20160618-4 コアと 20160618-3 コアは，浅部でほぼ同じ

層相を呈し，下部では砂層はみられず，標高−2.6 m まで有機質泥層がみられる．また，

標高−0.3 m 付近では有機質泥層の間に厚さ 5 cm の泥炭層の薄層が認められる． 

珪藻分析は 20160617-1，20160617-2，20160618-3，20160618-4 コアで実施した．

20160617-1，20160617-2 コアでは化石の保存状態が悪く，ほとんど化石は見つからな

かった．20160617-2，20160618-3 および 20160618-4 では，海～汽水環境でみられる

珪藻（Cocconeis scutellum，Thalassiosira sp.，Tryblionella lanceolata，Gramatophora 

oceanica，Navicula pygmaea，Achnanthes hauckiana）が多産する層準から，淡水環

境でみられる珪藻種（Pinnularia spp.，Eunotia spp.，Gomphonema spp.，Aulacoseira 

spp.）が多産する層準へと変化することから，浜堤列の発達によって淡水環境が成立し

たことが示唆された．これらの層準は，20160617-2 コアが標高 0.5 m，20160618-3 コ

アが標高 0.0 m，20160618-4 コアが標高−0.35～−1.6 m の間と判断できる． 

 

６． 考察 

6.1 遠州灘沿岸地域の地殻変動 

筬川低地では，完新世段丘が 4 段みられる（吾妻ほか，2005；藤原，2007）．米倉ほ

か（1983，1985）および鹿島ほか（1983）によれば，標高 14 m 付近に分布する完新

世段丘 I 面の海成層上面高度は標高 3 m であり，この面は後氷期海進最盛期（7500 cal 

図 12 太田川低地の柱状図．位置は図 11を参照 

 



BP）の面であるため平均隆起速度は約 0.4 m/千年となる．吾妻ほか（2005）は，この

値は更新統の御前崎段丘から推定される約 0.8 m/千年より小さく，測地測量から計測

されている年間沈降量約 7.8 mm/yr と 150 年間隔で発生する安政東海地震の隆起量 1 

m とから推定される地殻変動量はこれよりさらに小さくなることを指摘した． 

菊川低地は，電気伝導度分析に基づく海成層上限高度が標高 12.2 m であり，泥炭層

から得られた年代測定値はいずれも 1,500 cal BP 前後である．このことから，泥炭層

堆積当時の海水準を標高 0 m であったと仮定すると，菊川低地南部における約 1,500

年間の隆起速度は 8.1 m/千年となる．この値は更新世段丘の変位から推定される隆起

速度（約 1.03 m/千年；長田，1998 の段丘面分布高度と年代値から推定）よりも異様

に大きい．菊川低地周辺には，このような大きな隆起速度に対応する更新世あるいは完

新世の段丘面は分布していない（杉山ほか，1988；長田，1998）．珪藻分析で淡水生種

が優占することも考慮すると，泥炭層は純粋な「海成層」ではなく，堤間湿地に一時的

に形成された浅い水域や土壌層などに，海岸から飛砂や地下水，風雨などで塩分が供給

された結果生じた，見かけの「海成層」である可能性が高いと考えられる．低地中央部

では海成層上限高度が標高 3.85～3.55 m，形成年代は 2,600 cal BP と求められた．し

たがって，これにより求められる平均隆起速度は 1.4～1.5 m/千年となる．ほかに，菊

川低地の海成層上限高度を示す資料として，鹿島ほか（1985）と佐藤（2007）による

研究がある．鹿島ほか（1985）では，低地北部の菊川市（旧・小笠町）東組で採取され

た試料の珪藻分析を行い，標高 5.1 m に海成層の上限高度があることを明らかにして

おり，砂州による汽水化は 3,800～3,100 cal BP 頃に生じている．海成層の上限をその

時期と仮定すれば，平均隆起速度は 1.3～1.6 m/千年となる． 

太田川低地は低地西部の完新統露頭で 3,500 cal BP 頃の淡水湿地堆積物を干潟堆積

物が覆って堆積することが確認されている（藤原ほか，2015；佐藤ほか，2016）．この

ことから，少なくとも 103年オーダーの時間スケールでは，沈降傾向が卓越している可

能性が高い．本研究でも，海水準の変動がほぼない（Tanigawa et al., 2013)と仮定す

れば，浜堤列 I 内側，浜堤列 I と浜堤列 II の間ともに，地殻変動はほとんどなく，や

や沈降と考えることができ，仮に完新世後期に若干の海水準の低下があるとしても，沈

降傾向にあるといえる． 

浜松低地では完新世に形成された海成段丘は認められない．浜松低地西部には 3～6

列の浜堤列と，それらによって閉塞された溺れ谷低地が分布する．これまでに当該地域

における海成層上限高度に関するまとまった知見は得られていないが，堆積環境変化

や浜堤の地形発達過程について復元した佐藤ほか（2011・2016）のデータからおおま

かな傾向を読み取ることができる．例えば，東神田川低地では，干潟堆積物と推定され

る泥層が標高－2.0～－2.3 m に分布し，その堆積年代は 3,200～4,400 cal BP 頃と推

定されている（佐藤ほか，2016）．当時の潮位差は不明であるが，浜名湖南部に位置す

る舞阪検潮所における平均潮位差が約 1.2 m であることを考慮すると，若干の沈降傾

向を示すものと推定される．また，東神田川低地の西方に位置する六間川低地でも，干

潟堆積物が標高－1.4 m 以深に分布し，これを覆って淡水湿地堆積物が分布する（佐藤

ほか，2011）．この堆積環境変化の年代は 3,400 cal BP 頃と推定されている（佐藤ほ

か，2011）．このデータも，東神田川低地と同様に，当該地域が若干の沈降傾向にある



ことを示唆する． これらの既存研究の知見に基づけば，浜松低地西部は少なくとも完

新世後期には沈降が卓越している可能性が高いと考えられる． 

 

6.2 菊川低地と太田川低地の浜堤の形成年代 

 

図 13 縄文時代，弥生時代，古墳時

代の遺跡分布図．赤丸は沖積低地内

に立地している遺跡を示す．青色線

は海成の中部泥層の分布域を示す． 

 

図 14 浜堤列の形状と地形発達の

関係概念図 

 



菊川低地では，内湾分布域の外縁部で海成層上限高度を標高 5 m と認定しており，

同時期であるおよそ 7,800 cal BP に内湾が広がっていたことが分かる（鹿島，1985）．

鹿島ほか（1985）は，砂州背後における泥炭層下部の年代から，砂州によって内湾が閉

塞された時期をおよそ 3,800～3,100 cal BP（縄文時代後期）としている．また，閉塞

された地域の沖積平野上には弥生時代の遺跡である川田・東原田遺跡や兼情遺跡が分

布しており，これらの遺跡の年代であるおよそ 2,000 cal BP（弥生時代中期）には内湾

が埋積されて湿地が広がっていたことになる（図 13）．渡辺(1995)は, 弥生後期の遺跡

が台地, 丘陵, 低地北部に移動していることや, 弥生後期の貝塚に鍼水性の貝化石が多

くみられたことなどから弥生後期 (約 1,900～1,700 cal BP) になると海水準は再び上

昇し, 低地中部まで水域が再拡大したと推定した。その後明らかとなった遺跡の分布を

加えて再検討すると，この地域には古墳時代前期（およそ 1,700 cal BP）にいったん遺

跡の分布がなくなり，古墳時代後期（およそ 1,500 年前）以降に再び分布するようにな

ることが裏付けられた．これは，弥生時代後期以降～古墳時代中期頃，およそ 1,900～

1,600 cal BP 頃にかけて海水準の上昇に伴い，再び海水の侵入があったことを示唆す

る（図 13）． 

太田川低地では，内湾が砂州によって閉塞され，その内湾が埋められて泥炭を堆積さ

せるような陸域の環境になったのは 5,275-4,910 cal BP ごろであり，内湾を閉塞した

砂州が浜堤として成長したと考えれば，浜堤列 I の形成は 5,275-4,910 cal BP より前

になる．同様に，浜堤列 II によって閉塞された堤間地に泥炭が堆積する環境になるの

は 2,925-3,210 cal BP であり，浜堤列 II はその直前に形成されたと考えられる．これ

以降，浜堤列 III が形成されたと考えられる． 

 

6.3 浜堤の形状と地殻変動 

海岸線に平行に分布する砂堆を構成する砂には，波によって運ばれてきたものと，風

によって運ばれてきたものがある．地殻変動を論じる場合，海水準を指標とするため，

砂丘のような風によって形成されたものは除外して考える必要がある．そこで比高が

10 m を超すものは風成と考えて，それ以下の砂堆を波によって形成されたとして，浜

堤の形成を前述したように考えると，浜堤列および浜堤の形状について，以下のような

地形発達が考えられる（図 14）． 

1）浜堤の形成速度に対して相対的にゆっくりと，断続的に海岸線が前進（海退）する

場合，浜堤も海岸線に合わせて幅を増大させる． 

2）隆起などで海岸線が小さくかつ急激に海退（前進）する場合，現成の浜堤は離水し，

新たな海岸線に沿って新しい浜堤が重なるように形成される． 

3）隆起などで海岸線が大きく急激に海退する場合，現成の浜堤は離水し，新たな海岸

線に沿って新たな浜堤がより標高の低い場所に形成される． 

4）沈降などで急激な海進が生じ（海岸線が後退し），土砂供給量が相対的に少ない場

合，現成の浜堤は波蝕によって失われ，新たな浜堤が形成される． 

5）沈降などで急激な海進が生じ，土砂供給量が相対的に多い場合，現成の浜堤は波蝕

によって失われることなく，新たな浜堤がそれを覆う形で形成される． 

このように考えた場合，隆起傾向の場所では，陸側に向かって浜堤列の高度は高くな



り，沈降傾向にある場所では陸側に向かって浜堤列の高

度は低くなる．また，浜堤列の幅が狭く，浜堤列同士の

間隔は大きく独立した浜堤列になる場合には急激な隆

起があると考えられ，逆に浜堤列の幅が広く浜堤同士の

分離が難しい場合は，地殻変動に対して堆積が卓越し，

海水準が安定している，もしくは十分に緩慢な地殻また

は海水準変動であると考えられる． 

このように考えると，遠州灘沿岸の浜堤の形状からそ

の地域の地殻変動像を推定することができる．菊川低地

の浜堤は，陸側の浜堤の高度が高い，浜堤の幅が広い，

大きな浜堤の中に細かい列が多数認められるといった

特徴から，完新世を通して隆起傾向が認められるが，そ

の隆起は小さい間欠的な隆起イベントによって蓄積さ

れていることが推定できる． 

太田川低地の浜堤は，陸側の浜堤と海側の浜堤の高度

はほぼ同じで，浜堤の幅が狭く，浜堤列は独立している

という特徴がある．単純に考えれば，完新世を通した地

殻変動はあまり顕著ではないものの，海岸線を大きく移

動させるような大きな隆起を伴うイベントとその隆起

を打ち消すような沈降運動があると推定できるが，もし

図 14 浜堤列の形状と地形発達の関係概念図 

 

図 15 太田川低地の浜堤列の発達図 



このようなイベントがあれば，陸域が隆起イベントの後いったん離水することになる．

しかし，20160617-2 コア，20160618-3 コア，20160618-4 コアの柱状図を見る限り，

泥炭地が離水するようなイベントは見つからず，むしろ 20160618-4 コアのように陸域

から汽水域に変化するような沈降を示唆するイベントが存在し，これと同様な大きな

沈降を示唆する結果は佐藤ほか（2015）でも藤原ほか（2015）でも認められる．これ

らの事実を矛盾なく説明するためには，1）大きな沈降を伴う地殻変動が起きるが，既

存の浜堤が破壊されることはなく，沈降地域は堆積作用で埋められる，2）その後，余

効変動で新たな浜堤が形成されるよりも速い速度で隆起が起こる，3）その隆起が治ま

るとその場所に新たな浜堤が形成される，という地形発達があればよいと考えられる

（図 15）． 

 

6.4 南海トラフ巨大地震時の地殻変動のパターン 

歴史記録の残っている南海トラフでの地震での筬川低地，菊川低地，太田川低地，浜

松低地での地殻変動は表 2 のようになる． 

筬川低地では，吾妻ほか（2005）は安政東海地震を基準に 150 年間隔で発生する一

般の南海トラフ地震の隆起量を 1 m，御前崎の検潮所から求まる沈降速度を 7.8 m/千

年，後氷期の平均隆起速度を 0.4 m/千年，更新世の平均隆起速度を 0.8 m/千年とし，

後氷期以降と更新世との平均隆起速度の差は，安政東海地震などより大きな隆起量を

示す異なるタイプの地震が近い将来発生することで後氷期の平均隆起速度と更新世の

平均隆起速度との間にみられる矛盾が解消されるとし，その大きな隆起によって筬川

低地に分布する 4 段の段丘が離水したと考えた．その離水年代が II 面で 3,500cal BP

以前，III 面で 2,150 cal BP 以前であることから，4 段の段丘を離水させるような巨大

地震（1,500 年間隔で 4 m 隆起）が，100-150 年間隔で発生する地震とは別に存在する

ことを想定している．藤原（2007）はそれぞれの段丘の海成層上限高度と離水時期に

ついて再検討している．その結果，段丘を離水させる大きな隆起を伴う地震は，2,800 

BC 前後，1,800～2,000 BC 頃，400 BC 頃に発生した可能性が高いことを指摘した．

また，海岸の隆起という観点からは，海溝周辺で起こる地震には，陸側プレート内の高

角逆断層の活動を伴うものと伴わないものの 2 種類が存在すると考え，これらの海成

段丘を隆起させた地震は，副次的な高角逆断層の活動を伴ったものと解釈している．

Fujiwara et al.（2010）では，これらの段丘を離水させる大きな隆起を伴う地震につい

て，過去 7,000 年に 4～5 回発生したと推定するとともに，この地震の規模は現在のデ

表２ 遠州灘沿岸部の地震性地殻変動および平均変位速度 

 



ータのみからは分からないとしている． 

菊川低地では西暦 1707 年宝永地震で約 1 m の隆起，同 1854 年安静東海地震で 0.9

～3 m の隆起，同 1944 年東南海地震で 0.15～0.3 m の隆起を記録している．このこと

から，安政東海地震を基準に 150 年間隔で発生する一般の南海トラフ地震の隆起量を

1 m とする．地震間の地殻変動量は御前崎の沈降量である約 8 mm/yr と浜松市舞阪の

最近 50 年間の隆起量である約 2 mm/yr から内挿すると約 5 mm/yr の沈降となる．こ

こから計算される隆起量は 1.6 m/千年となり，後氷期の平均隆起速度は 1.3～1.6 m/千

年とほぼ同じ程度となる．したがって，菊川低地の地震性隆起は大きくタイプの異なる

地震が複数存在する必要性がなく，これは浜堤列の形態から推定された結果と調和的

である．しかし，同じタイプのイベントでは菊川低地に海水が再進入することは起きな

いため，地震時に大きな沈降を伴うが，その後の余効変動で結果的に隆起するタイプの

地震が存在する可能性があり，古墳時代の海進がそれにあたると考えれば，そのような

イベントは 1,700 年前～1,600 年前頃発生した可能性がある． 

太田川低地では西暦1498年明応地震で隆起，同1707年宝永地震では横須賀で隆起，

福田で沈降，同 1854 年安政東海地震は不明，同 1944 年東南海地震で若干の沈降を記

録している．このことから，150 年間隔で発生する一般の南海トラフ地震の際の地殻変

動はほぼ 0 ｍかやや隆起と考えられる．地震間の地殻変動量は御前崎の沈降量である

約 8 mm/yr と浜松市舞阪の最近 50 年間の隆起量である約 2 mm/yr から内挿すると約

3 mm/yr の沈降となる．ここから計算される沈降量は 3 m/千年となり，後氷期の平均

隆起速度は若干の沈降程度とは大きく異なる．したがって，太田川低地の地震性隆起は

史上にはない大きな隆起を伴うタイプの地震時に生じると考えられる．これは浜堤列

の形態や堆積物から推定された一端大きな沈降を伴ったのち余効変動で大きな隆起が

あったとした結果と調和的であり，そのようなイベントは浜低列 II が形成された時期

と推定し，少なくとも 1,000 BC ごろに発生したと考えられる． 

浜松低地では西暦 1707 年宝永地震では 0.6～0.9 m の沈降，同 1854 年安政東海地

震では 0.45 m の沈降，同 1944 年東南海地震で 0.3 m の沈降を記録している．このこ

とから，150 年間隔で発生する一般の南海トラフ地震の際の地殻変動は 0.5 m 程度の

沈降と考えられる．地震間の地殻変動量は浜松市舞阪の最近 50 年間の隆起量である約

2 m/千年であることから，ここから算出される沈降量は 0.2 m/千年となり，後氷期の

平均隆起速度は若干の沈降程度であり，その値より大きい．したがって，浜松低地の地

震性隆起は史上にはない隆起を伴うタイプの地震が存在すると考えられる． 

以上のことから，安政東南海地震などの歴史史料から推定される地震とは異なるタ

イプの地震が存在し，その地震は地震時の沈降と地震後の隆起を伴う可能性が指摘で

きたが，その発生時期は場所によって異なる．これは，イベントの年代と採取した年代

試料の層準との不一致による可能性もあり，今後堆積環境の面的な変化などを加味し

た十分な検討が必要である． 

 

７． まとめ 

 本研究では菊川低地と太田川低地の沖積平野に分布する浜堤列に着目し，その形態

的特徴やボーリング調査によって得られた堆積物の分析に基づいて遠州灘沿いの地殻



変動の特徴を考察した．主な結果は以下のとおりである． 

1）菊川低地では大きな地殻変動はあまり存在せず，隆起傾向が続くこと． 

2）太田川低地では普段は沈降傾向にあるが，時々大きな隆起を伴う地震活動があり，

地震時の沈降とその後の隆起という地殻変動が生じてきた可能性が高いこと． 

3）遠州灘沿岸では 1,000年オーダーで発生する特異な南海トラフ地震が存在すること．

4）浜堤の発達史から地殻変動の性質について考察できる可能性があること． 

 ただし，これらは十分に実証されたとはいえず，まだ推論でしかないため，今後より

緻密な検証が必要とされる． 
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