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静岡県焼津平野における津波堆積物の調査
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Study on tsunami deposits in the Yaizu Plain, Shizuoka Prefecture, Japan
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Abstract 　 The Yaizu Plain in Shizuoka Prefecture, Japan, is located onshore of the Suruga Trough, 
which marks the convergent boundary between the Eurasian and Philippine Sea plates. The plain was 
inundated by tsunamis associated with the AD 1498 Meio earthquake (M 8.4) and the AD 1854 Ansei-
Tokai earthquake (M 8.4); however, no previous study has investigated tsunami deposits in this area. 
Therefore, this study examined the distribution of possible tsunami deposits on late Holocene deposits, 
as observed in sediment cores (8-9 m long and 7 cm in diameter) collected at nine sites (elevations, 
1.8-4.5 m) in the coastal area of the Yaizu Plain. At the northern area of the plain, the sediments in the 
cores are mainly back-marsh clayey deposits with thin gravelly channel-fill deposits. In the downtown 
area of Yaizu City, the sediments in the cores are mainly gravelly channel-fill deposits with thin back-
marsh clayey deposits. The Kawagodaira pumice, which was erupted between 1,210 and 1,187 cal BC, 
was identified in the back-marsh clayey deposits at two sites. Possible tsunami deposits were not de-
tected from all cores, over the past 3,200 years.
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はじめに

2011年3月11日に起きた東北地方太平洋沖地震に伴う
巨大津波は，仙台平野などの海岸低地を襲い，甚大な被
害をもたらした．この津波は日本観測史上最大だが，西
暦869年に同規模の津波（貞観津波）が宮城県や福島県
の海岸平野に襲来していたことが，古文書記録と津波堆
積物の調査から報告されていた（Minoura & Nakaya, 1991; 
Minoura et al., 2001; 宍倉ほか，2010）．その上，過去
3000年間の津波堆積物の堆積年代から大規模な津波の再
来が近いことも指摘されていた（Minoura et al., 2001）．
だが，これらの研究成果は十分に防災に活用されなかっ
た．これを教訓に，国は2012年に「南海トラフにおける
あらゆる可能性を考慮した最大クラスの地震と津波」を
提示するとともに，古文書調査や津波堆積物調査等の一
層の促進を図り，巨大地震の全容を解明するための継続
的な努力が必要と述べた．

静岡県沿岸は，南海トラフで発生した海溝型地震に起
因する大津波の被害をたびたび受けてきたことが古文書
記録から知られている（例えば，渡邊，1998）．また，同
県の海岸低地の各地で津波堆積物の調査が行われている

（浅井ほか，1998；熊谷，1999；西仲ほか，1996；高田
ほか，2002；藤原ほか，2005；小松原ほか，2006；北村
ほか，2013, 2014; Kitamura et al., 2013; Kitamura & 
Kobayashi, 2014；北村・小林，2014など）．

焼津市の海岸低地は，西暦1498年の明応地震，1854年
の安政東海地震による津波被害の古文書記録があり，前
者は現在の海岸線から2㎞内陸まで遡上したと推定され
ている（図1）（都司ほか，2013）．また，2013年に静岡
県が発表した最大の津波高は，焼津平野の沿岸地域では
10mと想定されている．しかし，同地域の完新統に関し
ては，津波堆積物の調査が行われていない．そこで，本
研究では焼津市の海岸低地の9箇所でボーリング掘削を
行い，津波堆積物の調査を実施した．
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図1　焼津平野と調査地点の位置．（a）駿河湾周辺の沿岸地域の安政地震の津波高（m），渡邊（1998）による．（b）焼津平野北部におけ
る南海トラフの巨大地震モデル検討会（第二次報告）の公表したあらゆる可能性を考慮した最大クラスの津波の高さの予測の津波高

（静岡県，統合基盤地理情報システム．静岡県第4次地震被害想定津波浸水（レベル2重ね合せ図）http://www.gis.pref.shizuoka.jp/?m
c=19&mp=1801&z=14&ll=35.006523,138.523262, 2015年3月2日ダウンロード］）．（c）焼津市域での明応東海地震（1498）と安政東
海地震（1854）の各津波の推定限界線（都司ほか，2013）．

Fig. 1　Locality map of the Yaizu Plain, Shizuoka Prefecture, showing the locations of sediment cores analyzed in this study. (a) Coastal areas 
around Suruga Bay, showing the inundation extent (heights in m) of the tsunami generated by the Ansei-Tokai earthquake (from Watanabe, 
1998). (b) Prediction of the height of the largest-possible tsunami of Yaizu Plain (after the Shizuoka Prefectural Government, (http://www.
gis.pref.shizuoka.jp/?mc=19&mp=1801&z=14&ll=35.006523,138.523262, download on 2 March 2015). (c) Maximum extent of inundation 
of the AD 1498 Meio tsunami and the 1854 Ansei-Tokai tsunami in the downtown area of Yaizu (Tsuji et al., 2013).

津波堆積物

津波堆積物とは，津波により移動し，波が引いた後に
地表や湖沼底，浅海底に残された泥，砂，礫などの堆積
物の総称である（首藤ほか，2007）．一般的な津波堆積
物研究では主に砂層を対象とし，津波が海岸の砂丘など
を乗り越えて内陸の低地へ広がった跡や，津波で運ばれ
た土砂などが海底や海岸の地層に覆われて長く残ること
で形成された層を示す（藤原ほか，2004）．ただし，地
層中に見られるこのような砂層は，高潮によっても形成
されることがあるため，地震による津波の再来周期の予
測等に用いるには津波堆積物と高潮堆積物を区別する必
要があり，その基準について議論されてきた（例えば，
Nanayama et al., 2000; Goff et al., 2004; Tuttle et al., 2004; 
藤原, 2007; Chagué-Goff et al., 2011）．これらの研究を
もとに，遡上した津波堆積物の一般的な特徴を以下に挙

げる．
⑴津波の波長は数十㎞から100㎞，周期が10分から1

時間であり，高潮の波と比べて非常に長く（Shiki et al., 
2008），押し波と引き波の間で波が停滞して運搬した土
砂などを堆積させる．よって，海の堆積物だけでなく陸
の堆積物（土壌，植物片，瓦礫等）も多く含まれるため，
一般的に泥から巨礫までさまざまな粒径の粒子が混在し
淘汰が悪くなる．

⑵津波のエネルギーが減衰する過程を反映して，大局
的には海岸から内陸へ薄く細粒になる傾向を示す．ただ
し，その変化のパターンは，地形の凹凸や植生密度など
の影響を受けて多様である（例えば，Gelfenbaum & Jaffe, 
2003; Paris et al., 2007）．層厚は数㎝から数十㎝以上ま
でさまざまで，スマトラ島沖地震津波では80 ㎝に達した
例もある（Moore et al., 2006）．

⑶大きなエネルギーを持つ津波によって地表面が浸食
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されるため，津波堆積物の基底は浸食面であることが多
い．また，浸食を受けた泥層や土壌から由来する泥・土
壌の塊からなるリップアップクラストを含むことがある

（例えば，Kortekaas & Dawson, 2007; Peters et al., 2007; 
Switzer & Jones, 2008; Clark et al., 2011; Goff et al., 2012; 
Phantuwongraj & Choowong, 2012）．リップアップクラ
ストは，東北地方太平洋沖地震に伴う巨大津波による津
波堆積物にも見られる（Goto et al., 2011; 北村・若山，
2011; Takashimizu et al., 2012）．

⑷津波は高い運搬能力を持ち，より内陸まで浸入する
ため，堆積物が高潮よりも広範囲に分布することが多い．
Goff et al. （2004）によると，ニュージーランド北島南東
部における調査で，高潮による堆積物が40m内陸までし
か分布していないのに対し，津波堆積物は200m内陸ま
で分布していた．また，Goto et al. （2009）の報告によ
ると，琉球列島において台風の高波で打ち上げられた巨
礫は礁縁から300mより内陸には分布しないのに対し，
1771年の明和津波起源と考えられる巨礫群は礁縁から最
大1300mも内陸に存在する．

⑸津波は波長が長いことで，押し波と引き波がそれぞ
れ運搬してきたものを堆積させるため，堆積構造を見る
と流向の反転が繰り返されている場合がある．例えば，
陸側への流れを示す斜交層理を持つユニットと海側への
流れを示す斜交層理を持つユニットが交互に重なってお
り，それぞれマッドドレイプで区切られている津波堆積
物が見られることがある（例えば，Nanayama et al., 2000; 
Naruse et al., 2010）．マッドドレイプは，押し波と引き
波が入れ替わる間に浮遊物が沈降して形成されるもので，
前後の流れに時間間隔があることを示す．

⑹直上・直下には見られない海生・汽水生の珪藻，海
生貝類，有孔虫を含むことがあり，通常高潮ではもたら
されないような，水深数十mに生息する生物が浅海や陸
に運ばれることもある（例えば，Nanayama et al., 2000）．
エスチュアリーの津波堆積物中では貝殻が密集層として
見られる場合が多く，生きたまま運ばれたと推定される
保存状態の非常に良い貝殻も含まれる（Morales et al., 
2008）．

⑺津波を発生させた地震で隆起や沈降が起きた場合に
は，堆積環境の変化を反映して，津波堆積物の上下で生
物の種組成の変化が見られることもある（Sawai et al., 
2004）．

調査地域の概要

大井川下流から河口にかけて広がる扇状地性平野は，
大井川下流平野あるいは島田・焼津平野という（例えば，
土・高橋，1972）（図1）．大井川の影響の及ばない焼津
付近では三角洲性低地に移り変わる．扇状地の平均勾配
は4％で，島田市南部では表層から50mまでは砂礫層で
ある（土・高橋，1972）．砂礫層は，扇状地の北縁や海
岸に向かって次第に薄くなり，瀬戸川付近では3～5mの
厚さとなり，瀬戸川の現流路がほぼ分布の北限となって
いる．そして，瀬戸川以北では砂層やシルト層が卓越す
る（土・高橋，1972）．同平野北部を流下する瀬戸川と
朝比奈川は蛇行河川で，海岸近くで合流し，河川の背後
には水田が広がる．本論では，焼津市の行政区域内の大
井川下流平野を，焼津平野と言うこととする（図1）．

著者らの知る限り，焼津平野の完新統の層序を詳細に
検討した研究事例はない．国土地理院（2013）による
と，1977年から2012年の35年間の焼津市の平均沈降速
度は年間約6㎜である（図2）．

焼津平野の歴史地震・津波については，明応地震と安
政東海地震に関する古文書が残されている．

明応地震は1498年9月20日，朝8時ころ発生した．焼
津平野における明応地震に伴う津波高について，羽鳥

（1975）は，地震史料1巻（文部省震災予防評議会，1943）
に編纂された古文書をもとに，6～8mと推定した．飯田

（1980）は，都司（1979）の編纂した東海地方地震津波
史料をもとに，被害の程度や波高記録などから津波高を
推定し，焼津市会下島付近で7－8m，小川で6－7mと
した．また，明応地震が起こる前に大暴風雨などがあり，
明応地震のあった当時は大雨洪水などによって潮位が普
通よりも高く，さらに地震による地盤沈下があり，津波
災害が大きくなったとしている．都司ほか（2013）は，
古文書記録と伝承をもとに津波高を6.3～6.5mと推定し
ている．

安政東海地震は1854年12月23日午前9時頃に発生し
た．古文書・伝承をもとに，飯田（1980）は津波高を約
4mと推定し，一方，都司・斉藤（1985）は2.3mと推定
している．安政東海地震で駿河湾西岸地域は隆起し，石
橋（1984）は隆起量を静岡平野西部の石部（羽鳥（1976）
では長田）で約1.8m，島田・焼津平野の南西部の榛原で
約0.9mと推定した．現在の焼津市田尻北では，安政東海
地震で海岸が隆起したという伝承が残されている（柴田，

図2　焼津の験潮所の垂直変動（国土地理院，2013）．
Fig. 2　Vertical movements of the tide station at Yaizu (Geospatial Information Authority of Japan, 2013).
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2014）．なお，焼津市の貞善院（北緯34°51ʼ54”，東経138°
19ʼ03 ”，本研究の地点7），普門寺（北緯34°51ʼ60 ”，東
経138°19ʼ05”），長久寺（北緯34°50ʼ04”，東経138°19ʼ40”）
は，西暦1699年8月15日に高潮による建物被害があった
という記録が残されている（柴田，2014）．

調査・分析方法

本研究では9地点（図1）で，掘削したボーリングコ
アの解析を行った．コアの内径70㎜で，長さは8mまた
は9mである．全掘削地点が明応地震に伴う津波の推定
浸水域にあたり，また，地点4～9は，安政東海地震に
伴う津波の推定浸水域にあたる（都司ほか，2013）．

ボーリングコアは，研究室で半裁し，堆積物の粒径，
色，含有化石などを記載するとともに，断面を写真撮影
した．コア試料に短縮・伸張が見られた場合には，柱状
図作成の際に補正した．これらの作業時に，14C年代測定
用の試料として被子植物の葉を採取した．また，地点1
の標高－2.92～－2.78m（深度7.48～7.34m）と地点8
の標高－6.68m（深度8.56m）に軽石粒子が見られたの
で，それらを採取した．

14C年代測定は，地球科学研究所を通じて，Beta Analytic
社に依頼し，加速器質量分析法により行った．また，軽
石粒子については，火山ガラス屈折率の測定を株式会社
京都フィッション・トラックに委託した．

結果

堆積相
地点1

本地点は若宮神社正面空地（標高 4.56m ，北緯 34°
52ʼ58”，東経138°18ʼ43”，瀬戸川河口から約2110m）で
ある（図1）．基底（標高－4.44m，深度9.00m）から標
高4.06m（深度0.50m）は主に塊状粘土層からなり，標
高4.06～4.56m（深度0.50～0m）は表土である（図3，
図版1）．標高－2.78～－2.92m（深度7.48～7.34m）に
数㎜サイズの白色軽石粒子が散在する．
地点2

本地点は中里会館南空地（標高3.40m，北緯34°52ʼ56”，
東経138°18ʼ57”，瀬戸川河口から約1770m）である（図
1）．基底（標高－5.60m，深度9.00m）から標高－3.85m

（深度7.25m）は主に塊状粘土～塊状黒褐色シルト層から
なる（図3，図版2）．標高－3.85～－2.25m（深度7.25
～5.65m）は礫支持礫層である．－2.25～－1.50m（深
度5.65～4.90m）は2層の級化を示す単層の累重からな
り，単層内では上位に向かって礫から細粒砂に漸移する．
礫質堆積物の組織は礫支持である．標高－1.50～0.40m

（深度4.90～3.00m）は主に塊状粘土～塊状黒褐色シルト
層からなる．標高0.40～1.20m（深度3.00～2.20m）は
1層の級化を示す単層で，上位に向かって礫からシルト
に漸移する．礫質堆積物の組織は礫支持である．標高1.20
～2.40m（深度2.20～1.00m）は塊状粘土層からなる．
標高2.40～3.40m（深度1.00～0m）は表土である．
地点3

本地点は水田（標高2.81m，北緯34°52ʼ56”，東経138°
19ʼ03”，瀬戸川河口から約1670m）である（図1）．基底

（標高－6.19m，深度9.00m）から標高1.81m（深度1.00m）
は塊状粘土と塊状シルトからなる（図3，図版3）．標高
－2.51～－2.34m（深度5.32～5.15m）は礫支持礫層を
挟み，礫層の下部は逆級化を示し，上部は級化を示す．
標高1.81～2.81m（深度1.00～0m）は表土である．
地点4

本地点は阿弥陀寺（標高1.87m，北緯34°52ʼ02”，東経
138°19ʼ15”，海岸から約520m）である（図1）．基底（標
高－7.13m，深度9.00m）から標高－5.89m（深度7.76m）
は淘汰の悪い基質支持礫層からなる（図3，図版4）．標
高－5.89～－4.13m（深度7.76～6.00m）は主に塊状黒
褐色粘土～塊状黒褐色シルト層からなり，標高－5.28～
－4.83m（深度7.15～6.70m）に礫支持礫層を挟む．標
高－4.13～0.67m（深度6.00～1.20m）は礫支持礫層と
淘汰の良い粗粒砂の累重からなる．標高0.67～1.87m（深
度1.20～0m）は表土である．
地点5

本地点は新屋公園（標高1.89m，北緯34°52ʼ00”，東経
138°19ʼ28”，海岸から約300m）である（図1）．基底（標
高－7.11m，深度9.00m）から標高－7.01m（深度8.90m)
までは塊状黒褐色シルト層からなる（図3，図版5）．標
高－7.01～0.09m（深度8.90～1.80m）は主に礫支持礫
層からなる．標高0.09～0.19m（深度1.80～1.70m）は
粘土層からなる．標高0.19～0.55m（深度1.70～1.34m）
は1枚の級化を示す単層からなり，単層内では上位に向
かって中粒砂層からシルトに漸移する．標高0.55～1.89m

（深度1.34～0m）は表土である．
地点6

本地点は本町三丁目空地（標高2.11m，北緯34°51ʼ56”，
東経138°19ʼ16”，海岸から約570m）である（図1）．基
底（標高－6.89m，深度9.00m）から標高－5.34m（深
度7.45m）は主に塊状粘土～極細粒砂層からなる（図3，
図版6）．標高－5.34～－0.54m（深度7.45～2.65m）は
主に礫支持礫層からなる．標高－0.54～0.86m（深度2.65
～1.25m）は主に塊状粘土～中粒砂層からなる．標高0.86
～1.66m（深度1.25～0.45m）は礫支持礫層からなる．
標高1.66～2.11m（深度0.45～0m）は表土である．
地点7

本地点は貞善院駐車場（標高2.34m，北緯34°51ʼ51 ”，
東経138°19ʼ04”，海岸から約890m）である（図1）．基
底（標高－6.66m，深度9.00m）から標高－6.16m（深
度8.50m）は主に塊状粘土～塊状シルト層からなり，標
高－6.50～－6.28m（深度8.84～8.62m）に泥炭層を挟
む（図3，図版7）．標高－6.16～1.84m（深度8.50～
0.50m）は主に礫支持礫層からなる．標高1.84～2.34m

（深度0.50～0m）は表土である．
地点8

本地点は天王の杜公園（標高1.82m，北緯34°51ʼ44 ”，
東経138°19ʼ07”，海岸から約910m）である（図1）．基
底（標高－7.18m，深度9.00m）から標高－6.32m（深
度8.14m）は主に塊状粘土層からなり，標高－6.78～－
6.48m（深度8.60～8.30m）に泥炭層を挟む（図3，図版
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図版1　地点1のコアの写真
Plate 1　Photograph of core collected at site 1.

8）．標高－6.48～0.57m（深度8.30～1.25m）は礫支持
礫層からなる．標高0.57～0.62m（深度1.25～1.20m）
に塊状黒褐色シルト～極細粒砂層を挟み，標高0.62～
1.82m（深度1.20～0m）は表土である．標高－6.74m

（深度8.56m）に数㎜サイズの白色軽石粒子が散在する．
地点9

本地点は，本町南公園（標高2.12m，北緯34°51ʼ39 ”，
東経138°19ʼ14”，海岸から約620m）である（図1）．基
底（標高－5.88m，深度8.00m）から標高0.22m（深度
1.90m）まで主に礫支持礫層からなる（図3，図版9）．
標高0.22～0.67m（深度1.90～1.45m）は塊状黒褐色～
茶褐色シルト層からなる．標高0.67～2.12m（深度1.45
～0m）は表土である．

14C年代測定
地点8の標高－6.62m（深度8.44m）から採取した被子

植物の葉は，暦年較正で1,015-895 BC (2σ)が得られた
（表1）

火山ガラス屈折率

地点1の軽石の火山ガラス屈折率は，1.4966-1.5032の
範囲をとり，最頻値は1.502である（図4）．一方，地点
8の軽石の火山ガラス屈折率は，1.4983-1.5029の範囲を
とり，最頻値は1.501-1.502である．カワゴ平火山の噴出
物の火山ガラス屈折率は，町田・新井（1992）によると
1.493-1.503で，嶋田（2000）によると1.498-1.506であ
る．今回発見した火山ガラスの屈折率の範囲は，カワゴ
平火山の噴出物の火山ガラス屈折率の範囲と一致する．
また，地点8の軽石散在層の直上から産した葉の年代値
1,015-895 BC (2σ)とカワゴ平火山の噴出物の降下年代

（Tani et al. (2013)によると暦年較正で1,210-1,187 BC (2σ)）
とは層序学的に調和する．以上のことから，地点1と8の
軽石はカワゴ平火山の噴出物であると結論し，以下では
カワゴ平軽石と呼ぶ．

Sample 
no. Site Depth 

(m)
Altitude  

(m above msl) Materials δ13C 
(‰)

Conventional  
14C age (yr BP)

Calibrated age  
(1σ) (cal yr) 

(68.2%)

Calibrated age  
(1σ) (cal yr BP) 

(68.2%)

Calibrated age  
(2σ) (cal yr) 

(95.4%)

Calibrated age  
(2σ) (cal yr BP) 

(95.4%)

Lab 
Number 

Beta

1 8 8.44 -6.62 leaf -27.4 2800±30 1000 BC-910 BC 2950-2860 1015 BC-895 BC 2965-2845 399103

表1　14C年代測定の結果
Table 1　Results of 14C dating
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図版2　地点2のコアの写真
Plate 2　Photograph of core collected at site 2.

図版3　地点3のコアの写真
Plate 3　Photograph of core collected at site 3.
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図版4　地点4のコアの写真
Plate 4　Photograph of core collected at site 4.

図版5　地点5のコアの写真
Plate 5　Photograph of core collected at site 5.
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図版6　地点6のコアの写真
Plate 6　Photograph of core collected at site 6.

図版7　地点7のコアの写真
Plate 7　Photograph of core collected at site 7.
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図版8　地点8のコアの写真
Plate 8　Photograph of core collected at site 8.

図版9　地点9のコアの写真
Plate 9　Photograph of core collected at site 9.
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考察

堆積環境の推定
前述したように，焼津平野の瀬戸川以南の堆積環境は

大井川の形成した扇状地で，砂礫層が卓越する．一方，
それ以北の堆積環境は蛇行河川の堆積システムである．
したがって，地点1～3の堆積物のうち，主体をなす泥
層は，蛇行河川の後背湿地堆積物であり，地点2の標高
－3.85～－2.25m（深度7.25～5.65m）の礫支持礫層は
流路堆積物と解釈される．また，地点2と3に見られる
層厚20-30㎝の礫層および級化を示す砂層は，基底面が
浸食面であることから，イベント堆積物である．このイ
ベント堆積物の成因については，後で津波堆積物に関す

図4　地点1と8のボーリングコアに挟在する軽石の屈折率．
Fig. 4　Refractive indices of pumice from sites 1 and 8.
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る章で考察する．
一方，地点4～9の堆積物の主体をなす礫支持礫層は

網状河川の流路堆積物であり，挟在する粘土層は後背湿
地堆積物と解釈される．

以上のことから，本調査地点の堆積物はすべて陸成層
であり，その多くは現在の海水準よりも下にある．例え
ば，地点8では，カワゴ平軽石を含む後背湿地堆積物が
現海水準よりも7m下に位置するのである．

日本列島を含む大陸氷床から離れた地域における中期
完新世の海水準高位期（7,000-6,000年前）以降の海水準
変動については，二つの考えがある．一つは，1mかそれ
以上の海水準の上下変動があったというものである（Baker 
& Haworth, 2000 ; Woodroffe & Horton, 2005 ; Angulo et 
al., 2006 ; Lewis et al., 2008）．日本でも，田辺・石原

（2013）が東京低地では，3,000-2,000年前の海水準は現
在よりも最大で2m低かったと推定している．もう一つ
の考えは，海水準は比較的安定しており，変動があった
としても現海水準に対して0.25m以内にあったというも
のである（Woodroffe et al., 2012）．これらの考えのどち
らを採用しても，カワゴ平軽石の降下した1,210-1,187 BC 
(2σ)の後背湿地堆積物の現在の標高（地点1では標高－
2.78～－2.92m，地点8では標高－6.74m）は，地盤が
沈降したことを示唆する．要するに，焼津平野は，約
3,200年間という時間スケールでは，安政東海型の地震に
伴う隆起の累積量を，地震間の緩慢な沈降の累積量が上
回ったこととなる．ただし，陸成層の堆積当時の標高は
不明なので，現時点では長期的な沈降速度を算出できな
い．

イベント堆積物について
焼津平野に隣接する静岡平野・清水平野の津波堆積物

の調査は，Kitamura et al. (2013)とKitamura & Kobayashi 
(2014)が行っている．Kitamura et al. (2013)は，静岡平
野の大谷低地で掘削した7地点のボーリングコアの解析
によって，3層の推定津波堆積物（T0, T1, T2）を見出
し，それらの堆積年代をそれぞれ，西暦1000年頃，3,565-
3,486 cal BP，4,000 cal BP頃と推定した．推定津波堆積
物T1に関しては，珪藻群集の変化から堆積時に隆起現象
があったことが判明したので，駿河湾あるいは南海トラ
フ東部の海溝型地震に伴う津波による可能性を指摘した．
また，推定津波堆積物T1は，藤原ほか（2013）が浜名
湖東岸六間川低地から報告した約3,400年前の推定津波
堆積物に対応し，推定津波堆積物T0は西暦1096年の永
長地震に伴う津波に対応する可能性があるとした．清水
平野においては，Kitamura & Kobayashi (2014)が14地点
のボーリングコアと1地点のトレンチの調査によって，内
湾堆積物から4つの先史時代の津波堆積物を確認した．そ
れらの堆積年代（2σ）は暦年較正で，6,180-6,010～5,700-
5,580 cal BP，5,700-5,580～5,520-5,320 cal BP，4,335-
4,125～4,250-4,067 cal BP，3,670-3,540～3,500-3,360 cal 
BPである．また，西暦1498年の明応地震もしくは西暦
1707年の宝永地震により形成された可能性のあるイベン
ト堆積物も確認した．

一方，今回の調査では，地点1と8はカワゴ平軽石が
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検出されたので，約3,200年間の地質記録が残されてい
る．そして，地点1および地点2と3の堆積環境は後背湿
地の静水域であり，津波堆積物の保存に適した場所であ
る．地点2には3層のイベント層があり，地点3には1層
のイベント層（標高－2.51～－2.34m，深度5.32～5.15m）
がある．後背湿地の地形勾配は小さいので，地点間の地
層の地形勾配はほぼ水平と考えてよい．この考えに従う
と，地点3のイベント層は，地点2の標高－2.25～－1.50m

（深度5.65～4.90m）に位置する2層のイベント層のどち
らかに対比される可能性が高い．そうすると，イベント
層の層厚は，海側の地点3のほうが薄く，流水エネルギー
が海側のほうが小さい可能性を示唆する．そして，地点
2のイベント層の直下には流路堆積物があり，地点1の同
レベルにはイベント層は見られないことを考え合わせる
と，地点2と3のイベント層は，地点2付近にあった流路
からあふれ出した堤防決壊堆積物と解釈するのが妥当で
ある．

今回の調査地点は，すべて明応地震の津波浸水域内に
ある（図1）．Abe et al. (2012)は，仙台平野において，東
北地方太平洋沖地震に伴う巨大津波の運搬した砂質堆積
物の分布を調査した．その結果，津波浸水域が内陸2.5㎞
を越えた場所では，層厚0.5㎝以上の砂質津波堆積物の
分布は，浸水域の57-76％に及んでいることが分かった．
明応地震時の海岸線の正確な位置は不明だが，500年前
の事象なので，現在よりも1㎞も沖合いにあったとは考
えにくい．したがって，調査地点には，津波が前浜や浜
堤から運搬した砂が堆積した可能性は高い．明応地震の
津波堆積物が保存されていないのは，災害復興や耕起な
どによって表土の部分が攪拌されたためだろう．
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