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花折断層とその活動性

吉田鎮男1)

1.はじめに

近畿地方～中部地方の中央構造線より北側の地域

には多数の活断層(第四紀断層)が知られている(第

1図).それらは大まかに2つのグルｰプ,すなわ

ち,傾斜すべり(縦ずれ)断層系(NS走向の正また

は逆断層)および横すべり(ずれ)断層系(NNW～

NW走向の左横すべりおよびENE～NE走向の右

横すべり)に分けられている(Huzitaeta1.,1973;

村井･金子,1975).横すべり断層系の中には,特

に地震断層として有名な,左横すべりの根尾谷断

層,右横すべりの跡津川断層などがある.また兵庫

県南部大地震(1995.1.17)は,その中の右横すべり

断層の活動によるものである.

花折断層はこれらの断層の中にあって横すべり断

層系に属し,その長さと破砕帯の幅において第一級

の断層であり,その活動性が注目されている.活断

層研究グルｰプ(1991)は本断層を[確実度I,活動

度Bj花折峠以北ではあるいは皿,Cコの“右"横

すべり断層としている.しかし筆者の野外調査によ

れば,本断層は古い活動は“左"横すべり,新しい

活動は便斜すべり(縦ずれ)であり,中期更新世以降

は活動していないと推定される.本稿では,野外調

査に基づいて,その運動様式,活動歴の実態を紹介

するとともに,周辺地域の地震活動からみた本断層

の活動性を論じる.

府と滋賀県の県境花折峠(昔はハナオリ,今はハナ

オレとも)を経て,北流する安曇川(朽木谷)の主に

右岸山裾を通って滋賀県朽木村市場に至り,これよ

り安曇川本流を離れてその支谷に入り更に約10

km追跡される.その北端は熊川断層(=小浜断層,
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2.花折断層の概略

花折断層は京都の北,比良山地と丹波山地に挟ま

れる谷に沿って徴北東に走り,約50km追跡でき

る(第2図).京都市街北東の八瀬から平均走向

N15.Eで,高野川の左岸の山裾を北へ湖り,京都

1)東京大学大学院理学系研究科地質学教室1

〒113東京都文京区本郷7-3-1

第1図

�〰�

近畿･中都地方活断層分布図.本文に引用した

断層およρ大きな断層には,その名称とずれの

向きを矢印で示してある｡垣見惇か(1978),Huj}

taeta1.(1973)から作成.

キｰワｰド:花折断層,活断層,ネオテクトニクス,地震と断

層,近畿地方の断層,断層の様式
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第2図花折断層の分布.

WNW走向,急傾)によって切られているらしく,

それより北方には延びたい.このように本断層はほ

麿河谷に沿って走り,その河谷,特に朽木谷は断層

谷と呼ばれてきているが,断層が谷底に一致するの

は局所的であって,その大部分は谷の東側山裾を走

っている.朽木谷東側の急崖は断層崖と呼ばれるこ

ともあるが,全てがそうではなく,比良山地頂部平

坦面と朽木谷底の標高差約800mのうち約650m

は下刻浸食によるもので,残り約150㎜が断層に.

よるものと考えられる.

花折断層の特徴は,幅広い(50～100m)顕著な破

砕帯をもつことである.この破砕帯の差別的浸食地

形が地形図や航空写真で顕著な線構造(リニアメン

ト)を示すこともあって,活断層ではないかと疑わ

れている.更に破砕帯の中にも,断層に平行な線状

徴地形が差別浸食によって局地的に作られ,それが

航空写真にリニアメントとして表れる.

3.花折断層周辺の地質概略

花折断層は地形上,その西側に広がる丹波山地と

東側を南北に走る比良山地を画している一両山地は

大部分が三畳紀～ジュラ紀の地層群からたる(松岡

編,1979;吉田,1979;河田ほか編,1985;

Yoshida,1985).比良山地には,このほか後期白亜

紀の花商岩が分布している.花折断層中央部域の地

質図を第3図に示す.

断層の西側,丹波山地の地層は主に砂岩･泥岩

スランプ礫岩･層状チャｰトからなり,層状チ

ャｰトからは三畳紀のコノドント化石を,泥岩から

はジュラ紀の放散虫化石を産する.地層の走向はほ

ぼE-Wで,NまたはSに急傾斜する.地質図に認

められるように,その走向は花折断層に近づくにつ

れ半時計回りにENEへと変化する.断層の東側,

比良山地の地層の岩種は丹波山地のそれとほぼ同じ

である.比良山地西斜面は平均傾斜30切急斜面を

なし,大きい谷がほとんどたく,またその大部分が

崖錐堆積物で覆われていて詳しい地層の分布を知る

ことができないIしかし,層状チャｰトのみは,風

化浸食に強いため部分的であるが崖をなし,そのお

おまかた分布を知ることができる.地層の一般走向

はWNWで,NまたはSに急傾斜し,断層に近づ

くにつれ半時計回りにENEへと変化する.この断

層両側における地層の走向の系統的変化は,花折断

層による引きずりと解釈され,左横すべりを示す.

なお,後述のように,小断層面上の条線も左横すべ

りを示し,地質図(第3図)にも表れているこの地

層引きずりのパタｰンに調和的である.以上のほか

に,比良山地側には後期白亜紀の比良花嵐岩が上記

の地層中に貫入している.この点が丹波山地側の地

質とのもっとも大きな違いである.比良花開岩はそ

の周辺の地層をホルンフェルス化しており,71-73

MaのK-Ar黒雲母年齢(沢田･板谷,1993),78-

83MaのRb-Sr鉱物年齢(黒雲母およびカリ長石)

(早瀬･石坂,1967)が報告されてト･る一

第四紀の高位･中位･低位段丘礫層が,花折断層

の北部,朽木村市場の北方に,また中位･低位段丘

礫層カミ朽木谷の両側に狭く分布している(市原はカ㍉

1977;植村,1979;池田ほか,1979;中沢ほか編,

1987).この中で,高位段丘礫層と推定されるもの

が市場北方の檜峠において,また中位段丘礫層がそ
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第3図花折断層中央部地域の地質図.

ノドソト化石産地､

×印:三畳紀コ

の南方約15km一の坂下町周辺において,花折断層

の破砕帯を水平に覆って分布している.これらの礫

層には破砕も小断層も認められない.これらの段丘

礫層の時代は詳しい研究がないのではっきりしない

が,上記文献の対比を参考にすると高位,中位のも

のは前期～中期更新世くらいと推定される.京都市

街南東方,花折断層の走向を南に延長した地域に

は,前期更新世の大阪層群が分布し,その一部が断

層でずらされている(中沢,1961).ただしこの断

層が花折断層かどうかははっきりしていない.

4.花折断層の破砕帯と小断層条線

花折断層の破砕帯は第2図に示したように,京

都市八瀬付近から滋賀県今津町水坂峠の問で約50

km追跡される.水坂峠の北では熊川断層(山崎･

多田,19271村井･金子,1975;岡田,1984)に

よって切られ,これより北の延長は不明である.八

瀬より南では沖積扇状地堆積物で覆われてよくわか

らないが,京都大学付近で,花折断層の支断層の可

能性がある小断層が数条あるとの指摘がある(玉田

･松島,1978).また中沢(1961)は,先述のように

京都市街南東方で花折断層の延長の可能性がある断

層が約300m(西側下降)大阪層群を垂直にずらして

いることを指摘している.

花折断層は一般走向徴北東･傾斜90㌧15.Eor

Wである.ただし一直線に走るわげではなく,第

2図のように屑繭し,北から南に,N8.E,N18.E,

N3.E,N18.Eの走向をもつ4つのセグメントに分

かれる.屈曲の原因はよくわからないIそれぞれの

屈曲部においては2方向の破砕帯が発達する(第4

図の例).'第4図では,N18.Eの破砕帯は前こ向か

って約1㎞の間に徐々に先細りに消滅し,一方

N3.Eの破砕帯は北に向かって徐州こ消滅する.他

のセグメントにおいても同様である.

花折断層は幅約50～100mの幅広い破砕帯(主断

層)をもち,更にその両側1kmにわたって小断層

が発達する.小断層は特にその西側により密に発達

する.小断層帯も破砕帯に含めると,幅約2kmの

破砕帯が発達するということになる.小断層の発達

密度に従って,この広い意味での破砕帯をA級,

B級,C級に分ける(Yoshida,1985).A級は,1

Cm以下の間隔で微小断層が発達し,また断層ガウ

ジや角礫が発達する帯で,これが主断層である.B

級は小断層が1cm～1mの間隔で発達する帯で,

幅約100mである.C級は1m～10m間隔で小断

層が発達する帯で幅約1kmである(Yoshida,

1986).A級破砕帯では主断層に平行な微小断層が

密に発達するため,その様相が谷底などの新しい露

頭では黒色千枚岩状を呈し,古い露頭ではこれがゆ

るんだり崩壊したりしてグザグサになっていること

が多い.破砕葉片上にしぱしほ認められる条線は水

地質ニュｰス489号�
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第4図花折峠～中村の花折断層A級破砕帯分布図.断

層屈曲部の破砕帯の移り変わり,および破砕帯

が必ずしも谷に沿っていたいことを示す.国土

地理院2万5千分の1地形図より作成.

平に近く,加えて各所で認められる地層の引きずり

は例外なく左横すべりを示す(写真1a,b).B紙お

よびC級帯の小断層には2系統あり,一つは主断

層に平行た左横すべり,もう一つはこれに共役た

ENE方向の右横すべりである.小断層面上には一

1995年5月号

般に条線がよく発達し(写真1c),多くの場合すれ

の向きを知ることができる.第5図に,小断層面

上の条線から確実にずれの向きを決定できたものの

ステレオ投影図を示す.条線のプランジ(傾斜角)は

共役の両断層ともに0～15oと緩いが,主断層方向

の条線のプランジは平均値で南に約10てある.こ

れを左ずれのセンスと合わせて考えると,比良山地

側が丹波山地側に対して上昇したことになる.

5.花折断層の運動センス

花折断層の運動センスは,前項で述べたように,

地層の引きずりおよび小断層面上の条線から判定す

る限り,例外なく左横すべりである.しかし,従来

の断層分布図の多くには,右横すべりと表示してあ

る(例えば,Huzitaeta1.,1973;藤田編,1974;村

井･金子,1975;活断層研究会,1980.1991).

Huzitaeta1.(1973)および藤田編(1974)は,本断層

を中古生代丹波層群とその東方の花筒岩類分布域の

境界断層と位置づけた上で,東西圧縮場で形成され

たとの大局的観点から右横すべりであるとしてい

る.村井･金子(1975)は花折峠の南に右横すべり

を示す地形があると簡単に述べている.活断層研究

会(1991)は主として地形による判定(玉田･松島,

1878;吉岡,1986)を引用して若横すべりとしてい

る.松下(1953.1961)は,本断層の南端露出(八瀬

付近)の南方延長域で,その支断層と推定されるも

のがあり,これによって白亜紀花嵩岩体の輪郭が約

250m若横すべりにずれているように見えるとし

ている.吉岡(1986)は,本断層全延長沿いに徴地

彫,特に谷筋の屈曲とリニアメントを点検し,その

中から6地点を選んで解析し,右横ずれ活断層と

した.そのずれの量は断層北端部で100-530m,そ

の他の部分で0～130mと見積もっている.以上が

本断層を右横ずれとした研究の主なものと思われる

が,これらはいずれも活動時期については活断層で

あるということ以外はほとんど言及していない.他

方,井上(1931)は本断層中央都付近の地質を簡単

に記載した上で,デｰタは示していないが地層の引

きずりから左横ずれを推定している.藤田勇雄

(1951)は本断層南部において地層の引きずりから

左横すべりと判定し,加えて切峰面図によって丹波

準平原面と比良山地頂部のそれを対比して,水平左�
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化折断層の露頭写真.a,b:主断層破砕帯における微小断層の発達状況と地層の左横すべりを示す引き

ずり(上が北).c:主断層から西へ約50m離れたところの小断層と,その面上に発達する条線.d:檜

峠における主断層破砕帯とその上にアバットLつつ重なる高位段丘礫層.礫層中には小断層も破砕も

認められない､破砕帯は風化のために見にくい.

ずれの量を4k㎜,垂直ずれの量を200㎜と算定し

ている.両者ともに活動時期については言及してい

ない.

近畿･中部地方には,第1図に示したように,

NEおよびNW方向の共役横すべり断層が発達し

ている.このことは,この地域が東西圧縮場にある

ことを示している.この応力場を背景として,上記

文献の多くが花折断層を右ずれとして扱っているも

のと推察される.しかし,花折断層の走向は平均

N15.Eなので,これをNE方向の共役断層とする

横幅約5m.

のは無理がある.

断層の運動センスは,一般に,断層面上の条線,

地層の引きずり,鍵層のずれなどから地質学的に決

定される.活断層(第四紀断層)の場合,これに加え

て河谷や尾根の食い違い,段丘面等平坦面の食い違

いにより地形学的に決定する.従来,良く調べられ

た活断層においては,その変位の地質学的判定と地

形学的判定は良く一致している.LかL花折断層に

おいては,断層露出域での地質学的判定は例外なく

左横すべりを示し,一方,地形学的判定は左または

地質ニュｰス489号�
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第5図小断層面と条線の等面積投影図,ずれのセンスが確実に判定できたものを示す.

L:主断層方向の左横すべり断層,R:共役な右横すべり断層.上半球投影.

右横すべりの両者を示している.もちろん,変位の

向きは活動時期によって異なることもあるので,活

動時期を特定した上でそれぞれの時期の変位を判定

しなければならない.これについては後述するが,

筆者は右横すべりの運動はたかったと推定してい

る.

花折断層の左横すべりによる移動量を地質学的に

おおまかに見積もることができる.地質図(第3

図)に示したように,花折断層の北方坂下～梅木に

おいて,三畳紀の薄い層状チャｰトを挟むタｰビダ

イト相の地層が断層の東側に分布する.一方,これ

と同岩相の地層が断層の南端近く,京都市八瀬付近

において断層の西側に分布している(坂口,1972).

花折断層の両側では,この岩相の地層はこの2地

域にしか分布していないので,両者は対比される可

能性が大きい.そうすると本断層の水平移動成分は

最小で約10km,最大で約20kmとなる.垂直移動

成分は,小断層面上の条線の平均プランジ10.S(第

5図)を用いると,10kmの水平移動成分に対して

は1.8km,20kmのそれに対しては3.5kmの比良

山地側上昇となる.ただし,次項で述べるようにこ

の移動は鮮新世以前のもので,現在の比良山地がこ

れだけ上昇しだというわけではない.比良山地を含

めて断層の東側地域に花筒岩が広く分布するという

ことは,この垂直移動成分によって説明できる.

1995年5月号

花折断層において地形学的判定を本格的に行った

研究は上述の吉岡(1986)である.この研究におい

て,特に河谷の系統的た右ずれ(オフセット)が,本

断層北端に近い檜峠北方の途中谷地域で明駒こ認め

られると記述されている.しかし,この地域は第

6図に示すように途中谷部落のすぐ南を分水点とし

て,これより北流する石田川,南流する寒風川,ま

たその南方檜峠を分水点としてそれより北流する寒

風川,南流する安曇川支谷が複雑に河川の争奪を行

ってき,'今も行っている所である(池田ほか;

1979)･オフセットによる屈曲が明瞭とされる5本

の谷の水系は,現在は石田川に奪われて不自然な屈

曲をして石田川に流下しているが,かつては寒風川

に,更にその前には寒風川ともども安曇川に流下し

ていたことを明瞭に示す樹枝状パタｰンをもつ.ま

たこのようたオフセットは途中谷地域の北にも南に

も認められない.加えて,花折断層の主断層はこの

屈曲部を連ねた線上を走るのではなく,その西側約

100mのとヒろを走っている(第6図).この屈曲

線上を流れている谷の谷底には砂岩･泥岩･チャｰ

トが分布していて,これらは破砕していたい.以上

から判断して,途中谷地域の一見右ずれに見えるこ

の河谷のオフセットは断層によるものではなく河川

の争奪によるものと思われる.

途中谷地域の第6図のTの字の西の谷底に,局�
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きには地すべり体が低位段丘礫層の上にのし上げた

り,ブルドｰザｰのように現世堆積物を押し出した

りしている.このような地すべり断層は花折断層に

ほぼ平行た走向をもつことが多いが,その傾斜は緩

く,運動センスは傾斜すべりで正または逆断層であ

る.平行な走向をもつ理由は,山地斜面の走向と断

層の走向が平行であること,および地すべりを始め

る前に先ず密に発達する小～微小断層面(断層に平

行)を利用して地層が谷側にトップリング(おじぎ)

を起こし,次いでそのトップリング体の下底が切れ

てすべるからである.花折断層の破砕帯の位置や運

動センスの決定に際してはこれらのことを考慮に入

れ調査しなければならない.この際の要点は,小～

微小断層面が急傾斜か緩傾斜か,地層がゆるんでい

ないかに先ず注目することである.

HANA◎副

�啌�

第6図

����

05◎Om

�

花折断層北部,途中谷地域における河谷の樹枝

状パタｰン.河川の争奪の様子がよく表れてい

る,断層のトレｰスは実際の破砕帯(幅50-100

血)の中央都付近に弓'1いてある.破線は吉岡

(1986)による断層のトレｰス.HF:花折断層,

亘:檜峠,T:途中谷都落.国土地理院2万5千

分の1地形図(昭和48年発行)から作成.

地的に西側の破砕帯からの地すべり体が谷底に達し

ていると推定されるものがある･花折断層は先述の

ように50～100mのA級破砕帯をもっているので,

破砕帯が断層沿いの至る所でこのような大小の地す

べり･崩壊を起こし,地すべり体の基底にはその地

すべりによる新たた断層面や破砕が認められる.と

6.花折断層の活動時期

花折断層が走る河谷沿いには散点的に狭い河成段

丘礫層が分布している(植村,1979;池剛まか,

1979,p.40-42;中沢ほか編,1987,p.164-166).

前項の途中谷地域の檜峠においては,第3項でも

述べたように花折断層主断層破砕帯を高位段丘礫層

と推定される礫層が覆っていて,この礫層には断層

は全く認められない(写真1d).またこの周辺に分

布する高位･中位･低位の河成段丘礫層中にも断層

は認められない.本断層中程の葛川村坂下町北方

1k㎜の安曇川右岸において,中位段丘礫層が花折

断層破砕帯を広く覆っている大露頭があるが,この

礫層にも断層は認められない.

岡山(1969)は比良山地を含めた丹波山地全域の

切峰面図を描き,丹波準平原面は西方へ約0.5初便

斜で緩く傾き,福地山付近で700mになることを

示した.すなわち丹波一比良山地は一体として西へ

の緩い傾動地塊をなす.丹波準平原面は更にその西

方中国山地の吉備準平原面に対比され,これは初期

鮮新世またはそれより前に形成されたとされている

(吉川はカ㍉1973).一方,花折断層のすぐ西側に

おける丹波山地の準平原面と,それに対比される断

層東側の比良山地の準平原面の高度を比較すると,

比良山地の面が200m高い(藤田,1951).

第7図の3つの切峰面図は国土地理院発行5万

分の1地形図上で格子間隔を2km,1㎞,O.5km

地質ニュｰス489号�



花折断層とその活動性

一13一

もぷ嚢ぺ

…､

�　

���

､η

����愰��瑯来�

��

翠誠

�　

〰

ムOO

ギ

享

a〔4kmgrid〕

第7図花折断層周辺域の切峰面図
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国土地理院5万分の1地形図より作成.
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c〔1kmgrid〕

a)2km方眼,b)1km方眼,c)

〇一5km方眼.a)では丹波･比良両山地が連続的地形を示すのに対し,b)では両者の間に明瞭なギャッ

プが認められ,比良面が丹波面より約200m高い.b)と｡)の問ではほとんど地形的差がない.

とし,各升目の最高点を取って作成したものであ

る.格子間隔が粗い種より古い地形を反映すると考

えられる.2km方眼の切峰面図では花折断層両側

の地形が連続していて,断層による地形の食い違い

がほとんど認められない.一方1km方眼の図にお

いては,断層両側の地形に明瞭た不運続が認められ

る.すなわち丹波面(900m)と比良面(1,100m)と

の間に200mの落差が表れている.この落差は丹

波準平原形面成後,かつ上記の西への傾動後に作ら

れたとみなされる.比良面はもともとこの煩動分だ

けその西の丹波面より高かったはずでこれを差し引

き計算すると,実際の落差は約150mである.0.5

km方眼の切峰面図の地形は1km方眼のそれとほ

とんど同じである.従って上の150m一の落差を作

った活動以降は動いていないと推定される.

近畿～中部地方においては,前期～中期更新世

に,六甲変動(市原,1966),猿投変動(桑原,

1968)として知られている傾動を伴う地塊断層運動

1995年5月号

が起こっている.丹波山地の西への煩動もこの期間

と推定され,また150mの落差もこの時期に傾動

に引き続いて作られたと推定される.なお,これら

の運動は琵琶湖の形成とも関係している.準平原移

成以前にすでに左横すべり断層として形成されてい

た花折断層の破砕帯に沿って下刻が進み,標高差数

100mの直線的谷地形が形成され,その後破砕帯

を潤滑面として利用し比良山地が上昇したと考えら

れる.前述のように,小断層の条線には縦ずれを示

すものは見当たらないので,A級破砕帯(粉砕帯)

を潤滑面として利用した可能性が大きい.左横すべ

り断層としての活動時期は後期白亜紀花嵩岩の貫入

以後,前期鮮新世の丹波準平原面形成以前の間であ

る.この間のどの時代かは特定できない.中沢

(1961)は本断層の走向を南方に延長した地域(京都

市街南東方)で,初期更新世の大阪層群を垂直に約

300mずらし(東側上昇)ている断層を報告してい

る.これが花折断層かどうかははっきりしないが上�
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記の比良山地の上昇に対比しうるかもしれない.京

都市街において,本断層の延長またはそれの分枝の

可能性がある断層の,2500年前以降の活動(石田,

1967),および現在の活動(玉田,1978)が報告され

ている･前老は沖積層中の逆断層である.後者はγ

線および徴地形からの判定で,右横ずれまたは垂直

ずれの断層が約1kmの間に4～6条認められると

いうものである.この二つは運動様式が異たるうえ

に,局地的にその分布が知られているだげであり,

地理的にほぼ花折断層の延長上に当たるというだげ

で,花折断層との接続が確認されていない.花折断

層の延長ではなく別の断層の可能性が大きい.今後

の地質学的検討が必要であろう.

花折断層の活動による歴史被害地震は知られてい

ない(活断層研究会,1991).1662年(寛文2年)の

寛文大震は花折断層沿いの地域にも震度wの激震を

及ぼした(宇佐美,1975).この地震は北部比良山

地と琵琶湖の間に震央があり,マグニチュｰド7.6

と推定されている(同).花折断層沿い朽木谷の各地

で大規模た山地崩壊が起こり,中でも朽木谷中程の

町居の崩壊は大きく一村(50戸)がつぶれ260余人が

死んだ(中村,1928).この南の坊村では崩落土石

が谷を埋め一時的に湖水ができた.中村(1928)は

この地震が花折断層の活動ではないかと疑い断層全

長にわたって調査し,そうではないと結論してい

る.

活動時期を以上からまとめると,左横すべり断層

としての活動は後期白亜紀以降,前期鮮新世以前,

丹波山地の便動および比良山地の上昇にかかわる垂

直運動は前期～中期更新世,そしてそれ以降の活動

は認められない.

7.花折断層と地震活動

一般に,現在も活動的た活断層においてはそれに

沿って,またはその近辺において地震,特に微小地

震が経年的に発生している場合が多い.近畿～中部

地方の例としては,たとえば,渡辺･黒磯(1970,

畑佐断層),垣石(1976,畑佐断層ほか),藤田編

(1974,近畿地方全域),藤田(1976,同),和田ほ

か(1979,跡津川断層),前田･渡辺(1984,近畿地

方中北部)たどに示されている.断層沿いの微小地

震は岩石が破壊して小断層が生成する際に発生する

と考えられ,その分布は断層の成熟度に関係してい

る(Mogi,1968;Tuneishieta1.,1975).すたわち,

生成初期の断層では主断層上のみならずその両側の

岩石も広く破壊し,主断層を中心に幅広い震源分布

をもつ.成熟するに従って震源分布は主断層沿いの

幅狭い帯に集中するようになる.このことは,断層

が成熟すると主断層沿いの破砕帯(粉砕帯,A級破

砕帯)が形成され,断層活動はもっぱら弱面として

のこの破砕帯上で起こり,周辺の岩石は破壊したい

ですむようにたるということを意味する.たとえば

上記の跡津川断層(未成熟)と畑佐断層(かなり成熟)

の震源分布にこの対照カミ認められる.このような断

層形成過程は,かつて地下で形成され現在上昇して

地表に露出している地質時代の断層を調べることに

より証明できる(Tuneishieta1.,1975).

花折断層は幅50～100mのA級破砕帯をもつ成

熟度の高い断層である.A級破砕帯の両側約1km

に発達している小断層群は,本断層が未成熟の段階

に地下敷km付近で生成したものと考えられる.こ

のことは,その脆性破壊様式,地層が非変成である

こと,浅所貫入の花筒岩(沢田･板谷,1993)を伴

うことから推定される.なお,近畿～中都地方の微

小地震(M≦4)の大部分は深さ3～20kmの間で起

こっている.もし花折断層が現在も活動していると

すると,微小地震の震源はこの破砕帯上に集中して

分布することが期待される.しかし,上記の諸文献

にも示されているように,少なくともこの数10年

間にはそのような形跡は認められたい.前田･渡辺

(1984)は花折断層両側数kmのM≦5(9割以上が

M≦2で5-10㎞の深さ)の地震(1976年から1981

まで)を,できるだけ正確に震源を定めて詳細に検

討している.それによると微小地震の配列が示唆す

る断層面は花折断層に沿っていず,むしろそれに直

交する走向で北北東に4ぴ優斜する逆断層3面が推定

されている.これから考えてもこれらの微小地震を

花折断層の活動に一起因するものとするのは無理なよ

うである.

花折断層そのものが活動的であるかどうかは別と

して,その西側と東側では地震活動の程度カミ大きく

異なる.その西で高く東で低い.H㎜ita(1973)は

この現象と断層のタイプ(横すべりか,傾斜すべり

か)を考え合わせて近畿地方全域で解析し,｢近畿三

角地帯｣においては地震活動度が低く,NS方向の

地質ニュｰス489号�
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道断層が卓越し,一方その外側の地域では地震活動

度が高く,横すべり断層が卓越することを示した.

近畿三角地帯とは,三角砂の頂点を敦賀湾付近に置

き,敦賀湾一花折断層一大阪湾を連ねた線,敦賀湾一

柳ケ瀬断層一伊勢湾を結ぶ線,そして底辺として中

央構造線,の3辺に囲まれる地帯である.三角地

帯内部で地震活動度が低い理由として,そこには主

に花闇岩が分布していて,花闇岩は物性的に延性愛

彩をするからと解釈した.他方,吉田･大久保･佐

藤(1993)は日本全域の地震活動度と地質分布との

関係を,震源決定精度が良くなった1983から1992

までの地震(深さ≦30㎞)および歴史地震(M≧6)

を用いて解析し,花嵩岩分布域は無地震域～低地震

活動域であることを指摘している(ほかにも無地震

域はあるが).この中で,近畿地方については,

1983年から1991年までのM≧2,深さ≦20kmの

地震および歴史地震(M≧6)について検討している

が,ここでも花開岩分布域は例外なく低地震活動域

～無地震域である･その原因としては,花筒岩は均

質で一枚岩的であり,一方堆積岩は層理をはじめと

して不均質な組織をもち,局所的応力集中が起こり

やすいからと解釈している.吉田らの分布図を見る

と,地震活動は花嵐岩体の周囲の堆積岩分布域にお

いても低い.吉田らも指摘しているように,堆積岩

がホルンフェルス化して丈夫になっているからであ

ろうか.

花折断層について上記のことを検討してみる.吉

田らの図に照らし合わせると,本地域においては,

花闇岩の分布する比良山地(低地震活動域)から花折

断層を越えて丹波山地に入ると急に地震活動度が高

くなる.このように花筒岩の外縁を境として急激に

地震活動度が変わるのは全国的に見て例外的であ

る｡丹波山地側の堆積岩はホルンフェルスになって

いたいのに対して,比良山地の堆積岩は花嵐岩の近

くでホルンフェルスになっている.また,花折断層

の両側1kmの範囲で小断層発達密度を比較する

と,まだ定性的にしか調べていたいが,比良山地で

低く丹波山地側で高い.特に花筒岩中には小断層が

少ない.ところで,上述のように現在の露頭の小断

層は過去に地下敷kmで生成したものであるから過

去の地震活動を見ていることにたり,一方現在の地

震活動は現在の地下での破壊を見ていることにな

る.比良山地の地下には地表同様花嵐岩とホルソフ
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エルスが分布すると考えられる(花開岩の分布は地

下でより広くなると推定される)ので,結局,花鵠

岩とホルンフェルスは現在も過去も断層破壊しにく

かったといえる.しかし一方,前田･渡辺(1984)

の微小地震の分布図を見ると,丹波山地と比良山地

の地震活動に差はなく,両地域に一様に分布してい

る.そして発生した地震の9割以上が,M≦2かつ

深さ5-15kmである.このことは,大きなずれを

伴わだい小～微小断層は花開岩中でも生じていると

いうことを示している.一般的にいって,現在地表

で観察される日本の花嵩岩体中には,断層ガウジや

断層角礫を伴うようなずれの大きい小断層の発達は

確かに良くないが,節理と呼ばれるようなずれのな

い,または少ない割れ目は多数発達している.もち

ろん,冷却節理やシｰティングのような荷重解放節

理は除いてみてのことである.花嵩岩中ではずれの

たいまたは小さな破断が定常的に多数生じていて,

それにより応力解放をしているためM2程度より

大きな地震は起こらなくとも済むといえないだろう

か･吉田ら(1993)の中部地方における震源分布を

見ると,花嵩岩中においては,深さ20㎞までは

M≦2の地震が散在的に発生しているが,深さ20-

30kmでは全くと言っていいほど発生していない.

このことは,この深さになると温度が400℃を越

え,花歯岩中の主に石英が転移(dis1ocation)による

延性変形をするようになり,節理や小断層ができな

くなるということを示しているのではないだろう

か.前田らの分布においても深さ15㎞を越える

と急激に地震の発生が少なくなるのは同様のことを

意味していると考えられる.

活断層や地震活動の研究においては,今後上記の

観点からの研究が重要であろう.
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