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要 旨 
 

 

日本列島では，海溝に沿って海洋プレートが大陸プレートの下に沈み込むことにより，

大陸プレート内の活断層を震源として内陸地震が発生する．地震発生の原因である断層

活動は，地表において断層破壊に伴う地震動による災害を引き起こすだけでなく，地下

に賦存する地下水や流体エネルギー資源の流動にも影響を及ぼす．そのため，断層の存

在や構造特性を明らかにし，水資源としての地下水の流動特性や，放射性廃棄物などの

地層処分における地層の遮蔽性を左右する間隙特性を定量的に評価することが必要不

可欠である．本研究では，これらの背景を踏まえて，2016 年に発生した熊本地震本震

（Mw 7.0）の震源断層である布田川断層の構造特性と運動履歴の解明および破砕帯が

地下水流動に及ぼす影響を明らかにすることを目的として行った．本研究の主要な内容

は以下の 3 つからなっており，それらの結果を踏まえて布田川断層の破砕帯が熊本地域

の活発な地下水流動に果たす役割を総合的に考察し，布田川断層の地質地下水統合モデ

ルを提案した． 

第一に，布田川断層掘削プロジェクトの本孔（FDB）とパイロット孔（FDP-1, FDP-2）

における調査データを基に，コア試料とカッティングス試料を用いた布田川断層を貫通

した掘削孔での岩相ユニット区分，物理検層データを用いた各岩相の物理特性評価を行

い，断層とその周辺岩盤の地質学的特性を検討した．それに加えて，本研究では新たに

コア試料と孔壁画像の両方を用いて，き裂の密度と傾斜角に関する解析を行った．その

結果，地表から深度 700 m の地質を岩相の特徴から 6 つのユニットに区分し，各岩相に

おける物理特性の深度分布と岩相ごとの統計値を示した．複数の掘削孔で確認された同

じ岩相ユニット（下陳礫層と津森層のほぼ水平な地層境界）の出現深度の違いから，現

在は主に右横ずれの断層運動を示す布田川断層に沿って 200 m 以上の正断層運動を示

す鉛直変位の存在を本研究により初めて定量的に明らかにした．既存の運動学的および

地質年代学的な研究を参考にすると，布田川断層は短期間に主に正断層として活動した

後，阿蘇カルデラ形成の大規模な火山活動の終息に伴う応力場の変化により，現在の横

ずれ優位の断層運動に変化したことが判明した．また，本孔の深度 461 m 付近で確認さ

れた破砕帯が他の破砕帯よりも厚く，高いき裂密度と明瞭な横ずれセンスのスリッケン

ラインを有し，比抵抗と P 波速度の両方が深度 451 m 付近から深度 461 m 付近の断層

コアに向かって明瞭に低下することを明らかにした．これらの地質学的観察と物性評価

の結果から，深度 461 m の破砕帯が熊本地震本震で活動したことが示唆された． 

第二に，布田川断層の破砕帯とその周辺岩盤において，流体が移動する間隙の有無を

明らかにするため，本孔の深度 300～660 m の堆積岩と火山岩類に対して，連続的な間
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隙率の深度分布を定量評価した．本孔では，インタクトな岩石コア試料を用いて測定間

隙率が得られているが，き裂等が発達する深度では間隙率が得られていない．そこで，

本研究では，既往研究の複数の経験式を用いて音波検層データから間隙率を推定し，堆

積岩と火山岩類の両方についてその適応性を検証した．堆積岩に対しては岩質と固結度

を考慮できる推定式を提案し，新規提案式の推定値が既存の推定式よりも測定値とよく

整合することを示した．連続的な間隙率の深度分布を推定した結果，深度 300～660 m

の範囲に高い間隙率を有する地層がほぼ連続的に分布することが判明した．火山岩類で

は，推定間隙率と測定間隙率との比較から，推定間隙率がコア測定で評価できないき裂

間隙を含んでいる可能性が高いことが明らかとなった．そのため，火山岩類に存在する

断層破砕帯が多くのき裂間隙を含み，地下水の流動経路になる可能性があることを示唆

した． 

第三に，布田川断層の破砕帯が広域的な地下水流動系に果たす役割を解明するため，

本孔の 300 m 以深の大深度地下水を対象に地下水位変動を観測し，水位変動に影響する

降水量との関係について検討した．本孔の 300 m 以深には熊本地域の深層地下水帯水層

（第 2 帯水層）よりも古い地層が分布するが，その深度では既往の地下水位観測の結果

が見当たらない．本研究では，大深度地下水の水位変動特性を明らかにするために，3

年間以上の地下水位観測を行った．地下水位は年間を通して降雨の影響を受けており，

時期により変動パターンが大きく異なる季節変動を示した．地下水位変動と降水量の観

測結果から，熊本地域の主な地下水涵養域の上流側にある阿蘇外輪山地域からの地下水

供給が水位変動と関係することが明らかとなり，広域にわたる活発な地下水流動の存在

が示唆された．それに加えて，本孔の水位変動を布田川断層沿いにある第 2 帯水層を対

象とした既設地下水位観測井の水位変動と比較した結果，類似した水位変動パターンを

示すことを明らかにした．また，300 m 以深での降雨応答を有する水位変動も確認され

たため，第 2 帯水層が 300 m 以深においても続いている可能性が高いことが判明した． 

最後に，本研究では，上記の 3 つの新知見を基に，布田川断層の破砕帯が地下水流動

に及ぼす影響について考察した．熊本地震本震時に活動した主断層面を含む破砕帯内に

ある火山岩類において，き裂密度とき裂間隙が高い深度区間が確認されたことから，破

砕帯内の岩盤での地下水流動の可能性が示唆された．さらに，この解釈を支持する本孔

の 300 m 以深での降雨応答を有する水位変動と，熊本地域に広く分布する Aso-1～Aso-

3 火砕流堆積物を主とした第 2 帯水層が 300 m 以深の堆積岩層や先阿蘇火山岩類まで続

いている可能性があることを確認した．本研究では，これらの科学的証拠を基に，布田

川断層の破砕帯が地下水の帯水層をさらに深部へ拡張させる役割を果たし，熊本地域の

活発な地下水流動系の形成に破砕帯が強く影響を及ぼしている可能性があると結論付

けた． 
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第 1 章 序論 
 

 

1.1 研究の背景と目的 

日本列島は，地球の表層を覆うプレートが沈み込む場所に形成された弧状列島である．

弧状列島では，海溝に沿って海洋プレート（フィリピン海プレート，太平洋プレート）

が大陸プレート（ユーラシアプレート，北米プレート）の下に沈み込むことにより（図

1.1，図 1.2），大陸プレート内で内陸地震が発生する．内陸地震は地下深部の断層を震

源として発生し，甚大な地震災害を引き起こす．そのため，地震発生の原因である断層

破壊のメカニズムを解明するために，世界中で地質学や防災工学などの分野において，

断層周辺環境の地質学的特性解明を目的とした研究が行われている．また，断層活動に

伴う岩盤の破壊は，広域的な地下水流動系を変化させるため，地下水流動および地下水

を媒体とする物質移動に関して断層および周辺岩盤の特性解明が重要である．近年の日

本列島では内陸地震が頻繁に発生しており，地震防災の観点からも断層破壊のメカニズ

ムや活断層の地下水流動系への影響の解明が必要不可欠である． 

 

 
図 1.1 日本列島周辺のプレートテクトニクス（Kamata & Kodama, 1999）．HVZ（Hohi 

Volcanic Zone）は豊肥火山帯，MTL（Median Tectonic Line）は中央構造線を示す． 
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図 1.2 九州周辺のプレート沈み込み模式図（Kamata & Kodama (1999) を引用・改変）．

PHS（Phillipine Sea Plate）はフィリピン海プレートを示す． 

 

 

複数のボーリングによる断層掘削プロジェクトでは，活断層を様々な場所で貫通させ，

断層帯の過去と現在の変位を明らかにし，地質学的および地球物理学的データや断層帯

と母岩の掘削コア試料を得ることができる．地震を引き起こす断層活動のメカニズムを

明らかにするために，科学的な断層掘削プロジェクトが多くの国で行われている．例え

ば，日本の野島断層科学掘削計画（Nojima Fault Zone Probe；1995 年 Mw 7.2 兵庫県南部

地震），台湾の台湾チェルンプ断層掘削計画（TCDP: Taiwan Chelungpu-fault Drilling 

Project；1999 年 Mw 7.6 集集地震），中国の汶川地震断層科学掘削プロジェクト（WFSD: 

Wenchuan earthquake Fault Scientific Drilling project；2008 年 Mw 7.9 汶川地震（四川地震

とも呼ばれている）），日本の東北地方太平洋沖地震調査掘削（JFAST: Japan Trench Fast 

Drilling Project；2011 年 Mw 9.0 東北地方太平洋沖地震）などの断層掘削研究は，地震の

発生から 1～5 年後に実施された（Ando, 2001; Ma et al, 2006; Li et al., 2015; Fulton et al., 

2013）．また，米国のサンアンドレアス断層掘削計画（SAFOD: San Andreas Fault 

Observatory at Depth），ニュージーランドのアルパイン断層深部掘削プロジェクト

（DFDP: Deep Fault Drilling Project），日本の南海トラフ地震発生帯掘削（NanTroSEIZE: 

Nakai Trough Seismogenic Zone Experiment）は，地震の間震期に実施された（Zoback et al., 

2011; Sutherland et al., 2017; Tobin et al., 2019）．断層掘削プロジェクトは，原位置の応力

および温度条件下で地震発生断層に直接アプローチする有効な方法である．したがって，

これらのプロジェクトでは，新鮮な断層試料が取得され，断層帯内外の地質構造や物理

的特性，変形メカニズム，断層潤滑における流体の役割，および地震発生帯の応力状態
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を理解するための重要なデータを提供してきた（例えば，Ikeda, 2001; Yeh et al., 2007; 

Zoback et al., 2007; Lin et al., 2013; Townend et al., 2013; Li et al., 2014; Lin et al., 2016; 

Nishiwaki and Lin, 2019）． 

これらの背景のもと，本研究では研究対象として 2016 年に発生した熊本地震本震の

震源断層である布田川断層に着目した．布田川断層は熊本地震時に主に右横ずれの地表

変位を発生させ，熊本地域に大きな地震災害を引き起こした．この布田川断層から断層

コア試料を得ることを主な目的として，2017 年から 2018 年にかけて布田川断層掘削プ

ロジェクト（以下，Futagawa Fault Drilling Project を省略して FFDP と呼ぶ）が実施され

た（京都大学, 2018）．本研究では，布田川断層の構造特性と運動履歴の解明および破

砕帯とその周辺の水理学的特性を明らかにし，布田川断層の破砕帯が地下水流動に及ぼ

す影響の解明を目的とした．第一に，FFDP の本孔（FDB）とパイロット孔（FDP-1, FDP-

2）における調査データを基に，コア試料とカッティングス試料を用いた布田川断層を

貫通した掘削孔での岩相ユニット区分，物理検層データを用いた各岩相の物理特性評価

を行い，断層とその周辺岩盤の地質学的特性を検討した．第二に，布田川断層の破砕帯

とその周辺岩盤において，流体が移動する間隙の有無を明らかにするため，本孔の深度

300～660 mの堆積岩と火山岩類に対して，連続的な間隙率の深度分布を定量評価した．

第三に，布田川断層の破砕帯が広域的な地下水流動系に果たす役割を解明するため，本

孔の 300 m 以深の大深度地下水を対象に地下水位変動を観測し，水位変動に影響する降

水量との関係について検討した． 
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1.2 本論文の構成 

本論文は 7 章からなり，その概要は次のとおりである． 

第 1 章では，序論として日本列島のテクトニクスとそれに関連して発生する地震，地

震発生の原因となる断層に対する研究手法としての断層掘削プロジェクトの重要性を

本研究の背景として示し，本研究の目的について述べた． 

第 2 章では，研究地域の地質学的背景として，九州のテクトニクス，研究対象の布田

川断層および研究サイトの地質について，地質学や防災工学などに関する主要な論文を

提示しながら概説し，布田川断層掘削プロジェクトの内容と第 3 章以降の研究で用いた

地質学的解析データの概要についてまとめた． 

第 3 章では，FFDP で得られたコア試料とカッティングス試料を基に，布田川断層を

貫通した掘削孔に出現した地質の岩相ユニット区分，物理検層データを基に各岩相およ

び断層の物理特性についてまとめた．それに加えて，本研究では，新たにコア試料と孔

壁画像の両方を用いて，き裂の密度と傾斜角に関する解析を行った．これらの結果から，

布田川断層の断層変位を定量的に評価し，複数の断層に対して地質学的・物理学的な比

較検討をとおして熊本地震本震で活動した断層について考察した．さらに，既往研究と

本研究での知見を基に，布田川断層の運動履歴について検討を行った結果をまとめた． 

第 4 章では，FDB 孔の音波検層データを用いて，断層破砕帯内のき裂等の存在によ

り岩石コア試料で間隙率測定ができなかった区間を含む深度約 300～660 m の連続的な

間隙率深度分布を推定した．推定間隙率の算出では，既往研究で提案された複数の経験

式，堆積岩に対する新規に提案した間隙率推定式により推定間隙率の値について検証し，

断層破砕帯内のき裂により間隙率が卓越する区間を検討した結果をまとめた． 

第 5 章では，FDB 孔において布田川断層の断層破砕帯を含む深度 300 m 以深の大深

度深層地下水の地下水動態を明らかにするため，3 年間以上の地下水位観測を行った．

観測された地下水位変動を降水量および既設地下水観測井の水位変動と比較し，FDB 孔

における地下水位変動の原因と断層が地下水流動に及ぼす影響について考察を行った

結果をまとめた． 

第 6 章では，第 3 章～第 5 章の結果を踏まえ，布田川断層の運動履歴や断層破砕帯が

地下水流動に及ぼした影響と断層の役割について議論した．最後に，本論文で得られた

新知見と既往研究に基づいた布田川断層の地質地下水統合モデルについて述べた． 

第 7 章では，結論として本論文の総括と本研究の成果を踏まえた断層破壊に関するメ

カニズム解明に関連する防災工学などの研究分野における課題について述べた．  
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図 1.3 本論文の構成．各章で述べた主要な内容はすでに学術雑誌に投稿して出版もし

くは印刷中であり，ローマ数字は各章の関連する学術論文を示している（I: 

Shibutani et al., 2022； II: 澁谷ほか, 2022 印刷中 a； III: 澁谷ほか, 2022 印刷中 b）． 
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第 2 章 研究地域の地質学的背景および布田川断層掘削 
 

 

2.1 九州のテクトニクス 

西南日本弧と琉球弧は，それぞれ南海トラフと琉球トレンチにおいて，フィリピン海

プレートがユーラシアプレート（またはアムールプレート）の下に沈み込む場所に位置

している（図 2.1; Kamata and Kodama, 1999）．フィリピン海プレートは，約 6 Ma から

九州の下に沈み込み，約 2 Ma で北北西から西北西へと反時計回りに回転し，琉球トレ

ンチに対して概ね直交方向，南海トラフに対して斜め方向に沈み込んだと考えられてい

る（Kamata and Kodama, 1999; Wu et al, 2016 など）．フィリピン海プレートの沈み込み

に関連する九州中部の火山活動は，約 5 Ma に始まったと言われている（Nakada and 

Kamata, 1991）． 

 

 
図 2.1 西南日本弧と琉球弧の構造発達（Kamata & Kodama, 1999 を引用）．左の図か

ら 6 Ma 以前，6～2 Ma，2Ma 以降のテクトニクス環境を示す．白矢印はフィリピ

ン海プレートの沈み込み方向を示す．図中の略記号は，次のとおりである．CCW

（counter-clockwise rotation）は反時計回りの回転，CW（clockwise rotation）は時計

回りの回転，HVZ（Hohi Volcanic Zone）は豊肥火山帯，MTL（Median Tectonic Line）

は中央構造線，PHS（Phillipine Sea Plate）はフィリピン海プレートを示す． 
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Mahony et al. (2011) は，九州における岩石年代学，火山岩の化学組成に関する多くの

研究をレビューし，西南日本弧と琉球弧の 2 つの島弧の接合部では，約 2 Ma からの流

体（海水）に富む海洋地殻と堆積物の沈み込みにより，大量の流体が九州島弧システム

に供給され，阿蘇火山帯地域の大規模な火山活動と局所的な引張応力体制が生じたと結

論づけた．このようなテクトニクスの背景のもと，世界最大級の火山である阿蘇火山は，

主に約 0.3〜0.09 Ma に噴火し，南北方向に約 25 km，東西方向に約 18 km の大きなカル

デラを形成した（例えば，Mahony et al. 2011）． 

次に九州のテクトニクスに関係する広域応力場と本研究の対象である布田川断層と

の関係を示す．Yoshida (2017) は， 2016 年熊本地震とその余震の発震機構を基に，九

州中部における広域応力場と断層の応力レジームを再評価した．布田川-日奈久断層帯

に沿った横ずれ断層レジームと，断層帯の北側での概ね正断層レジームの 2 つの断層レ

ジームがあることが明らかにされた（図 2.2）．そして，九州の広域応力場が非対称な

東西圧縮であることから，布田川断層を含む大分-熊本構造線（OKTL; Oita–Kumamoto 

Tectonic Line）の北東-南西方向の横ずれ断層レジームとなっていることを示した

（Yoshida, 2017）．この結果は，布田川断層帯を境にして北側では正断層応力場，南側

では横ずれ応力場と結論付けた Matsumoto et al.（2018）の研究と調和的である．さらに，

Yoshida (2017) は，過去における九州の応力場を断層分布や岩脈の方向に基づく古応力

の研究（例えば，Kobayashi and Nakamura, 1978）と合わせて考察し，応力場が中新世か

ら大きく変化していない可能性があることを示した．そして，断層変位の分析や，重力

観測，地震探査などの研究（例えば，Kamata, 1992）を考慮すると，布田川断層を含む

OKTL における東西方向の右横ずれ運動が，5 Ma まで遡る可能性があることを示した． 

 

 
図 2.2 日本列島の広域応力場の概略図（Yoshida, 2017 を引用・加筆）．断層レジーム

のグラデーションは，断層レジームが変化していることを示す． 
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本研究の対象である布田川断層を含む OKTL は，九州を南北に分割する北東-南西方

向の別府-島原地溝帯との関係が知られている（図 2.3）．別府-島原地溝帯は幅 3～5 km

と広く，九州の測地測量データや重力異常分布に基づき南北拡大と沈降が発生している

場である（多田，1993）．地溝帯内には，木山-嘉島地溝帯などの小規模な地溝帯や東西

走向の正断層が多く発達し，前述の布田川断層の北側が正断層レジームであることと整

合的である．そして，別府-島原地溝帯の南東縁は，活発な火山活動を示す活火山や，布

田川断層などの活断層の分布と一致する（例えば，Kamata and Kodama, 1999; Mohony et 

al. 2017）． 

 

 

図 2.3 九州のテクトニックセッティング．図は Mahony et al. (2011) を基に作成した．

赤い三角形は九州の主要な火山の位置を示す．マゼンタの破線は大分-熊本構造線

（OKTL; Oita–Kumamoto Tectonic Line），緑の線で挟まれた北東-南西方向の帯状

の範囲は別府-島原地溝帯（BS graben），赤の三角は火山を示す．OKTL と BS graben

の線は，Kusumoto (2016) を基にした． 

 

 

九州のテクトニクスをまとめると，九州は琉球トレンチに対して概ね直交方向，南海

トラフに対して斜め方向のフィリピン海プレートの沈み込みの影響を受けており，6 Ma

から現在までの間，南北伸張と東西圧縮の応力環境下にある．そして，布田川断層を含

図 2.5b
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む OKTL は，この応力環境下でトランステンションの横ずれ断層レジームの状態が少

なくとも約 5 Ma から継続している．約 2 Ma には，フィリピン海プレートの沈み込み

方向が以前より西側へ変化し，阿蘇火山地域の地下への大量の流体（海水）を含む海洋

地殻等の沈み込みに起因して九州中部での火山活動が活発化した．そして，現在，阿蘇

山は火山活動を継続しており，2016 年には布田川断層を震源断層とした熊本地震本震

が発生した．この熊本地震本震が発生した際の応力環境は，布田川断層帯沿いで横ずれ

断層レジーム，断層北側の別府-島原地溝帯側で正断層レジームとなっている．本研究

では，これらの九州のテクトニクスを踏まえて，研究結果に対して広い視点で考察を行

った． 
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2.2 布田川断層 

2.2.1 布田川断層の概要 

布田川断層は，既往研究の地表での地質観察により，北西方向に傾斜した 70～100 m

の垂直変位を持つ正断層として定義された（図 2.4; 渡辺・小野, 1969; 大橋ほか, 2020）． 

 

 
図 2.4 布田川断層を含む地質断面図(a) と岩相柱状図(b) ．図は渡辺・小野（1969）の

第 2 図と第 3 図を引用・改変した． 

 

 

布田川断層は，布田川-日奈久断層帯の一部で，阿蘇火山地域内に位置する．そして，

布田川断層は，2016 年の熊本地震本震を引き起こした活断層であり，震源から阿蘇カ

ルデラの西端まで約 28 km に渡って分布し（図 2.5），地震時の主な運動センスが右横

ずれの断層であった（Shirahama et al., 2016）．研究サイトの布田川断層は，前述したと

おり別府-島原地溝帯および木山-嘉島地溝帯の南東縁に位置し，熊本地震時の最大横ず

れ変位を示す（図 2.5）． 



 

14 
 

 

図 2.5 布田川断層と FFDP サイトの地形図．図 2.5a と 2.5b は Shirahama et al. (2016) の

Fig.1 を基に作成した．(a) 西南日本の九州にある研究地域の位置．青色の四角は図

2.5b の範囲を示す．西南日本弧と琉球弧，南海トラフ（NT; Nankai Trough），沖縄

トラフ（OT; Okinawa Trough），琉球海溝（RT; Ryukyu Trench），プレートの沈み

込み方向は，Kamata & Kodama (1999) に基づく．フィリピン海プレートの沈み込

みに伴う相対移動速度 5.8 cm/year は，DeMets et al. (2010) に基づく．(b) 研究サイ

ト周辺の活断層分布と FFDP サイト．黄色の星印は FDB，FDP-1，FDP-2 の各ボー

リング孔を含む FFDP サイト（京都大学, 2018），赤線は 2016 年の熊本地震時の地

表地震断層（Shirahama et al., 2016），青線は熊本地震以前の既知の活断層（中田・

今泉, 2002），黒線は木山-嘉島地溝帯（石坂ほか, 1992），黄色のビーチボールは

本震と前震の震源地を示す．地震発生の時刻は日本時間を示す．A'-B'間の破線は，

本研究で作成した広域地質断面図（図 2.8）の位置を示す．A'-B'の線上にある 1.5 

km の範囲を示す一対の青い括弧は，Moya et al. (2017) によって計算された約 1.4 

m の垂直方向の相対変位が発生した範囲を示す． 
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また，熊本地震本震で発生した地表地震断層沿いでは，地震後に FFDP サイト付近の

1 地点を含む阿蘇カルデラ内外の 10 地点以上でトレンチ掘削調査が行われた（遠田ほ

か, 2019 など）．これらの結果からは，熊本地震本震の断層運動が主に横ずれであった

ことが示唆された．同様に，地震直後に FFDP サイトから約 500 m 離れた露頭で行われ

た地表での露頭観察では，横ずれを示唆する 3～16°のプランジ角を持つ新鮮でほぼ水

平なスリッケンラインが観察された（大橋・田村, 2016）．また，布田川断層では，ト

レンチ掘削調査の観察や放射性炭素年代測定の結果から，2016 年の熊本地震以前の過

去約 10,000年間に 1～4 回の古地震の存在が検出され，地震発生の周期が約 2,000～4,000

年と推測された（遠田ほか, 2019 など）．一方，Yano and Matsubara (2017) は，本震

発生の 2016 年 4 月 14 日から 8 月 31 日までに発生した地震の震源分布から，布田川断

層の傾斜角度と方向が約 75°NW であることを明らかにした．この急な傾斜角度は，断

層の走向にほぼ直交する測線上で得られた土壌ガス中のラドン-222（Rn）濃度のデータ

を用いて，有限差分法（FDM）により計算された断層傾斜角度とも調和的である（Koike 

et al., 2009）．なお，土壌ガス中の Rn 濃度の空間分布は，Rn を含むガスが主に透水性

のある断層帯を上昇するため断層傾斜によって変化する．Koike et al. (2009) では，この

特性を利用して，地表付近の Rn 濃度の計算値が測定された濃度データの分布とほぼ等

しくなるように断層の傾斜を決定した．このように，異なる研究手法により，布田川断

層は北西方向に急傾斜する断層であることが確認された． 

 

 

2.2.2 熊本地震時の活動 

2016年4月16日，西南日本の九州中部に位置する熊本県の布田川断層の活動に伴い，

Mw 6.2 の前震発生から約 28 時間後に，Mw 7.0 の地震（本震）が発生した（Toda et al., 

2016）．この熊本地震本震は，フィリピン海プレートの沈み込みによって形成された西

南日本弧と琉球弧の接合部にある阿蘇火山地域で発生した．ここでは，熊本地震時の活

動として，布田川断層の活動と，地震時の地殻における破壊特性および水理地質学的特

性について以下に述べる． 

 

(1) 布田川断層の活動 

熊本地震では，阿蘇山の西側にある ENE-WSW 方向の布田川断層帯に沿って，長さ

約 28 km の地表地震断層が出現した（図 2.5b）．地表付近ではほぼ垂直で，深部では北

西方向に傾斜している布田川断層に沿って，布田川断層帯の中央セクションの中で最大

変位を示す 2.2 m の横ずれが測定された（Shirahama et al. 2016）．Moya et al. (2017) は，

本震前後の LiDAR データから得られた数値表層モデル（DSM）を用いて，布田川断層



 

16 
 

に沿いの地震時の変位を計算した．その結果，図 2.5b の FFDP サイトの地点では，地表

地震断層を挟んで急激に変位が発生したのではなく，図 2.5b の青色の括弧で示した 1.5 

km 程度の範囲で徐々に約 1.4 m の垂直方向の相対変位が発生したことが明らかになっ

た．この結果は，断層上盤（地表地震断層の北西側）が相対的に沈下したことを意味し，

主に横ずれ成分を有する布田川断層が正断層成分も含んでいることを示している

（Moya et al., 2017; Shirahama et al., 2016）．Kobayashi et al. (2017) の断層モデルによ

ると，横ずれの最大地震時変位は 4 m 以上を示し，地表から深さ約 1～6 km の範囲で発

生している． 

また，Toda et al. (2016) は，熊本地震の本震直後に行った現地観測と地表地震断層の

変位測定により，布田川断層の南側 1.2～2.0 km の位置に並走する既知の出ノ口断層に

沿って，断続的に約10 kmの北西方向に傾斜した正断層の地震断層を確認した（図2.5b）．

そして，地下での断層のすべりを測地学および地震学的なインバージョン解析を InSAR

画像の解析と組み合わせて検討し，北西傾斜の断層が地下で斜め運動し，地表で断層の

すべりが布田川断層の横ずれと出ノ口断層の縦ずれに分割されたとするスリップパー

ティショニングの構造モデルを示した（Toda et al., 2016）． 

 

(2) 地震時の地殻における破壊特性 

熊本地震本震を含む地殻地震を引き起こした地殻の破壊は，上部地殻の地震波速度が

高く，ポアソン比が低い領域に限定され，速度が低く，ポアソン比が高い領域の周辺や

下部では見られなかった（Zhao et al., 2018）．この構造的特徴は，活火山やマグマ流体

に関連する強い構造的かつマグマの不均質性が地震の震源域やその周辺に存在し，それ

が地震発生に影響を与えている可能性を示唆している（Zhao et al., 2018）．同様に，Moore 

et al. (2017) は，地震によって発生した大きな応力摂動を利用して，地震が地殻下部の

有効粘度が低い領域を明らかにしたことを示唆した．特に，阿蘇火山と九重火山の下で

は，背弧全体の中で低い有効粘度の異常領域に囲まれていることを示した． 
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2.3 研究サイトの地質 

2.3.1 地質 

布田川断層掘削プロジェクト（FFDP）が行われた研究サイトを含む九州中部の表層

の地質は，主に阿蘇の火砕流噴火により堆積した火砕流堆積物や，阿蘇山や九重山など

活火山周辺に分布する火山岩類からなる（図 2.6; Matsumoto et al., 2016）．FFDP サイト

は，阿蘇山の西南西方向の阿蘇カルデラ縁辺から 10 km ほど離れた箇所に位置する．火

砕流堆積物や第四紀堆積物などに覆われた基盤地質は，臼杵-八代構造線より北側では

堆積岩類や変成岩類，南側では付加体地質が分布する傾向がある． 

 

 
図 2.6 九州中部の地質平面図．図は Matsumoto et al. (2016) の Fig. 2 を引用・加筆し

た．図の地質分布は，産総研地質調査総合センター（2009）のシームレスデジタル

地質図（1：200,000）を基に作成された．黒実線は中田・今泉（2002）による活断

層，黒点線は地震調査研究推進本部（2013）による布田川断層帯の断層線を示す．

太い黒破線は構造線，細い黒破線は別府-島原地溝帯の北縁を示す．黄色の星印は

本研究の FFDP サイトを示す． 

 

FFDP 

Aso caldera 
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阿蘇山は日本列島で最も活発な火山の一つであり，カルデラ形成期に 4 回の大規模な

火砕流噴火を起こした．4 回の火砕流噴火は，年代が若い順に Aso-4，Aso-3，Aso-2，

Aso-1 とされており，中でも Aso-4 の噴火は世界で 2 番目に大規模な M8 規模の超巨大

噴火とされている（Takarada and Hoshizumi, 2020）．4 回の火砕流噴火の K-Ar 年代は，

Aso-4 で 89±7 ka，Aso-3 で 123±6 ka，Aso-2 で 141±5 ka，Aso-1 で 266±14 ka とされ

ており（松本ほか, 1991; 松本, 1996），Aoki et al. (2008) と Albert et al. (2019) によるテ

フラ分析に基づいて定義された年代とほぼ一致している．また，Aso-4 の噴火年代は，

酸素同位体年代測定で 86.8～87.3ka（Aoki et al., 2008），40Ar/39Ar 年代測定で 86.4±1.1ka

（Albert et al., 2019）とされ，Tsuji et al. (2019) では平均噴火年代として 87 ka とされて

いる．本論文では，平均年代である約 87 ka を Aso-4 噴火年代の代表値とした．阿蘇火

砕流堆積物を含む熊本地域の地質層序表を図 2.7 に示す． 

 

 
図 2.7 熊本地域の地質層序表．図は熊本県（1996）を引用・改変した．地層の年代は，

(1) Tsuji et al. (2018) ，(2) 松本ほか (1991)，松本 (1996) ，(3) 松本ほか (1991) ，

(4) 長谷・岩内 (1992) ，(5) Kaneoka and Suzuki, (1970), 古川ほか (2009)など，を基

にした． 
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次に，本研究サイト周辺の地質構造と地質分布について述べる．本研究の対象地域の

布田川断層に沿って分布する幅約 450 m の地溝帯は，木山-嘉島地溝帯として知られて

おり（例えば，渡辺ほか, 1979, 石坂ほか, 1992），FFDP サイトはこの地溝帯の南東縁

に位置する．この地溝帯の北西縁は，木山断層と呼ばれる推定断層上に位置する（例え

ば，石坂ほか, 1992）．本研究では，布田川断層周辺の広域的な地質構造を理解するた

めに，FFDP サイト周辺の 2016 年の地表地震断層とほぼ直交する北西-南東方向に，地

溝帯と断層を横断する約 10 km 幅の地質断面図を作成した（図 2.8）．後述する FFDP

のコア記述に基づく情報を主に利用し，東西方向に幅 36 km と南北方向に幅 48 km 幅

の地質断面図および公表されている地質平面図を参考に作成した（京都大学, 2018; 中

山ほか, 2019; 星住ほか, 2004）．図 2.8 に示すように，木山断層と布田川断層の間の地

溝帯は，2 つの断層の間にある地質が大きな垂直変位を示し，地溝帯の両側にある断層

下盤に対して数 100 m 規模で沈下した地質構造である． 

FFDP サイト周辺の表層の地質は，布田川断層の上盤側と下盤側で大きく異なる（図

2.8）．布田川断層の北西側（断層上盤）には，主に阿蘇火砕流堆積物（Aso-4）や高遊

原溶岩，旧河川堆積物などが地表付近に分布する．一方，断層の南東側（断層下盤）で

は，阿蘇火砕流堆積物（Aso-1），第四紀堆積岩（下陳礫層，津森層），新第三紀後期〜

第四紀初期の先阿蘇火山岩類，白亜紀後期の堆積岩類（御船層群），古生代の変成岩類

（木山変成岩）などが表層の地質として分布している（例えば，星住ほか, 2004）．こ

のように，布田川断層の断層上盤側にある阿蘇火砕流堆積物は，断層下盤側の阿蘇火砕

流堆積物よりも若いことを示している．また，木山-嘉島地溝帯の北西側と南東側で，地

下に分布する地質が大きく異なる（図 2.8）．木山断層の北西側では，阿蘇火砕流堆積

物の下に先阿蘇火山岩類と御船層群が厚く分布している．一方，布田川断層の南東側で

は，阿蘇火砕流堆積物の下に下陳礫層や津森層，木山変成岩類が分布する．そして，木

山-嘉島地溝帯内では，木山断層の北西側と布田川断層の南東側に見られる地層がすべ

て存在する．
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図 2.8 FDB 孔を含む約 10 km 幅の地質断面図．A'と B'の位置は図 2.5 を参照．岩相や断層は，京都大学（2018）の FDB 孔のコア記載や中

山ほか（2019）の広域地質断面図を基にした．表層の地質分布は星住ほか（2004）の地質平面図を基にし，地形線は国土地理院（2020）

の 5 メッシュ DEM データを基にした．V.E.（Vertical exaggeration）は垂直方向の拡大率を示す．
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2.3.2 水理地質 

熊本地域は，地表地質として沖積堆積物，第四紀の Aso-1～Aso-4（時代の古い順）火

砕流堆積物や火山砕屑性堆積物，溶岩が広く分布し，これらの地層以深に先阿蘇火山岩

類や古第三紀・新第三紀の堆積岩，白亜紀堆積岩などのより古い地層が分布する（星住

ほか, 2004）．熊本地域の 2 つの帯水層の内，深さ数 m～90 m 付近の第 1 帯水層は主に

Aso-4 火砕流堆積物の地層，深さ 20～250 m 付近の第 2 帯水層は主に Aso-1～Aso-3 火

砕流堆積物と砥川溶岩で構成されている（図 2.9; 産業技術総合研究所地質調査総合セ

ンター, 2014; 井川, 2015; Kawagoshi et al., 2019; 桐山ほか, 2000 ;Rahman et al., 2021）．

先阿蘇火山岩類などの古い地層は不透水基盤を構成する地層と考えられている（産業技

術総合研究所地質調査総合センター, 2014; 井川, 2015）．2 つの帯水層は，Aso-4 火砕流

堆積物とその下位の Aso-3 火砕流堆積物の間に分布する難透水層の存在により隔てら

れており，前者が不圧帯水層，後者が被圧帯水層となっている（樋口ほか, 1998）．し

かしながら，白川中流域などの難透水層が存在しない場所があり，地下で 2 つの帯水層

がつながっていることが知られている（Hosono et al., 2013）．熊本地域の地下水は，主

な地下水涵養域とされている涵養域上流側の阿蘇カルデラ縁辺の阿蘇外輪山斜面や涵

養域下流側の阿蘇外輪山西麓台地の益城町付近に供給された降雨が地下に浸透し，地下

水として流れて，熊本平野の流出域に達すると一部は水前寺江津湖などに湧出し，最終

的に有明海へ流出する（Rahman et al., 2021）． 

 

 
図 2.9 熊本地域の涵養域から流出域までの広域の地質断面図．図は Kawagoshi et al. 

(2019) を引用した． 

 

 

2016 年熊本地震に関係する水文学的な研究では，地震に伴う地下水位の一時的な低

下とその後の上昇（Hosono et al., 2019），水質の変化（Hosono et al., 2020），布田川断
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層帯や周辺地質体における地震の際の深部流体上昇（Sano et al., 2016）など，地震によ

る地下水流動の顕著な変化が報告されている．例えば，Hosono et al. (2019) は，地震に

よる熊本地域東部の涵養域の浸透率が増加，それに伴う山岳水の放出によって，熊本地

域の地震後の地下水位が上昇していることを示している．また，Kagabu et al. (2020) は，

熊本地域の計 16 の地下水観測井戸の地震前後の地下水位データを基に，観測結果とタ

ンクモデルによるシミュレーションの結果から地震による地下水位の上昇を定量的に

評価した．評価の結果から，熊本平野の平野部と比べて涵養域の阿蘇外輪山近傍におい

て地下水位の上昇が顕著であること，涵養域からの雨水の供給で熊本平野の地下水位が

地震後に上昇していることを定量的に明らかにした（図 2.10）．この「異常地下水上昇」

と呼ばれた地下水位の上昇は，地震から 2.5 年後の時点（2018 年 11 月末）でも確認さ

れており，地震による熊本地域の地下水流動に対する影響が持続しているとされている． 

 

 

図 2.10 2016 年熊本地震での水理特性の変化を示す広域の地質断面図．図は Kagabu et 

al. (2020) を引用した． 
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2.4 布田川断層掘削と解析データ 

2.4.1 断層掘削プロジェクトの概要 

布田川断層掘削プロジェクトは，2016 年 4 月の熊本地震本震後の 2017 年から 2018

年にかけて，地震の震源断層である布田川断層の断層コア試料を採取することを主目的

として，京都大学（2018）によって 3 つのボーリング掘削が行われた．掘削が行われた

場所は，布田川断層の地表地震断層の最大横ずれ変位（約 2.2 m）が出現した益城町の

FFDP サイトである（図 2.5, Shirahama et al., 2016）．この断層掘削プロジェクトでは，

パイロット孔の FDP-1 と FDP-2，主掘削孔の FDB 孔（本孔 FDB-1 と枝孔 FDB-1R を合

わせた掘削孔）により布田川断層の主断層面を貫通することに成功した（京都大学, 

2018）．3 つの掘削孔は，地表地震断層とほぼ直交する測線上の北西方向，つまり布田

川断層の断層面の傾斜方向に対してほぼ直交した位置に配置されている（図 2.11）．各

掘削孔の位置（緯度，経度，標高，地表地震断層との距離），掘削長，その他の諸元を

表 2.1 にまとめた． 

 

 

図 2.11 FFDP サイトのボーリング掘削レイアウト． C'—D'の破線は FFDP サイトの地

質断面図（図 3.5）の位置を示す．赤線は熊本地震本震の地表地震断層の位置を示

す．地形図は，国土地理院（2017）の 5m メッシュ DEM データと基本項目を基に

作成した． 
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表 2.1 FDP-1 孔，FDP-2 孔および FDB 孔の掘削孔諸元．FDP-1 と FDP-2 は傾斜掘削孔

であるが，FDB-1 は垂直掘削孔であり，FDB-1R は FDB-1 の深度 454 m 付近から

分岐させた枝孔である． 
 

Borehole 
name 

Latitude Longitude 

Elevation 
of 

wellsite 
(m) 

Distance 
from 

wellsite 
to SRa 

(m) 

Borehole 
deviation 

angle 
(°) 

Deviation 
azimuth 

(°) 

True 
vertical 
depth 
(MDb) 

(GL-m) 

FDP-1 32°48′20.8″ 130°51′37.3″ 59.3 30 20 160 
～112.8 

(～120.0) 

FDP-2 32°48′21.7″ 130°51′36.8″ 58.0 60 12 160 
～195.6 

(～200.0) 

F
D
B 

FDB
-1 

32°48′22.3″ 130°51′36.4″ 58.0 81 

0.8 90 
～666.1 

(～666.2) 

FDB
-1R 

1.2 350 

454.0–
691.6c 

(454.0–
691.7) 

Note: a) SR denotes the surface rupture formed during the 2016 Kumamoto earthquake 

mainshock; b) MD is the measured depth; c) The depth range shows the drilled depth range of 

the branch borehole FDB-1R (Figure 2.10). 

 

 

2.4.2 掘削 

断層掘削プロジェクトでは，第 1 段階としてパイロット孔の FDP-1 と FDP-2，第 2 段

階として主掘削孔の FDB 孔が掘削された．以下では，これらの掘削孔のボーリング掘

削の詳細を述べる． 

第 1 段階では，FDP-1 孔および FDP-2 孔の 2 つのパイロットボーリング掘削により，

浅部での断層の深さ，断層面の傾斜および地質構造が確認された．両孔は，測定深度で

FDP-1 孔が 120 m（鉛直深度 112.8 m），FDP-2 孔が 200 m（鉛直深度 195.6 m）まで掘

削され，それぞれ 65.6 m，177.4 m の測定深度で断層面を貫通している．そして，これ

らの断層面は 2016 年の熊本地震で出現した地表地震断層につながっていると推察され

た（京都大学, 2018）． 

第 2 段階では，垂直方向の主掘削孔の FDB 孔が，地表地震断層から北西側に約 81 m

の位置で掘削された（図 2.11）．主掘削孔の掘削は，本孔 FDB-1 孔の掘削と枝孔 FDB-

1R 孔の 2 段階での掘削で構成される．1 段階目の FDB-1 孔の掘削は，地表から深度 302 

m までは 10 m ごとにカッティングス試料を採取しながらノンコアリング掘削後，ケー

シングが挿入され，フルホールセメンチングされた．そして，深度 302 m 以深は，オー

ルコアリング掘削で連続してコア試料が採取しながら，布田川断層の断層面を貫通し，
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深度 666 m まで掘削が行われた（図 2.12）．FDB-1 孔は，ほぼ垂直な掘削孔であり，鉛

直方向からの傾斜角度を示す偏角は 0.8°，方位角は N90°E である．2 段階目の掘削は，

FDB-1 孔の孔底から深度 302 m までの裸孔区間をセメンチングした後，断層コア試料を

より多く採取するために FDB-1R 孔と呼ばれる枝孔が掘削された．FDB-1R 孔は，深度

454～495 m の範囲で徐々に FDB-1 孔から分岐し，最終的に深度 692 m までオールコア

リング掘削が行われ，連続してコア試料が採取された（図 2.12）． 

FDB-1 孔のオールコアリング掘削は，2018 年 1 月 24 日に深度 302 m から開始され，

2018 年 2 月 26 日に深度 666 m に到達した．その後，FDB-1R 孔の掘削が行われ，2018

年 3 月 23 日に深度 692 m までの掘削が完了した．FDB-1 孔と FDB-1R 孔はともに，外

径 98.4 mm，内径 63.5 mm の HQ タイプのコアビットを用いて掘削され，ワイヤーライ

ンによりコア回収が行われた．FDB-1 孔と FDB-1R 孔の 2 つのボーリング掘削では，深

度 302～692 m の区間で連続的にコア試料が採取され，コア採取率が 96.5%であった．

また，FDB 孔の掘削では，深度 302～357 m では孔内泥水を循環させながら掘削するこ

とができたが，深度 357～380 m の掘削時に逸泥が頻発した．深度 380 m に達した時点

で逸泥を防ぐためにセメンチングが行われたが，逸泥箇所の止水を行うことができず深

度 380 m 以深の掘削では，逸泥した状態で掘削が行われた． 

掘削完了後の FDB 孔は，FDB-1 孔の深度 454～666 m の区間がセメンチングにより閉

塞されているが，FDB-1R 孔は裸孔の状態となっている．FDB 孔は，孔口標高が 58 m，

管頭は地表面から 8.5 cm 高い位置に設置されているため，地表からの雨水が通常孔内

に流入しない構造である．また，FDB 孔の深度 302 m までは，ケーシングを挿入し，フ

ルホールセメンチングされていることから，浅層地下水が孔内に直接流入できない仕様

の調査孔である（図 2.12）．つまり，FDB 孔内への地下水の流入・流出は，深度 302 m

から最大 692 m（孔壁の崩壊岩屑により浅くなっている可能性がある）までの裸孔区間

に限定されている． 
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図 2.12 FDB-1 孔と FDB-1R 孔の構造図．京都大学（2018）の掘削記録を基に作成し

た．図中の略語は，SGP（Steel Gas Pipe）が配管用炭素鋼鋼管，STPG（Steel Tube 

Pipe General）が圧力配管用炭素鋼鋼管，D（Diameter）が直径，OD（Outer diameter）

が外径，ID（Inner diameter）が内径を示す． 

 

 

2.4.3 物理検層 

布田川断層掘削プロジェクトでは，本孔の FDB-1 孔において物理検層が実施された．

物理検層の項目は，孔径を測定するキャリパー検層，温度検層，比抵抗と自然電位を得

るための電気検層，音波検層，自然ガンマ線検層および断層面等の地中での姿勢（構造）

を把握するための BHTV（Borehole Televiewer の略）検層である．物理検層は，掘削泥
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水が孔内で満たされた状態で，合計で 2 回実施された．掘削泥水は，添加剤としてポリ

マー系泥剤とベントナイトが使用され，掘削泥水の比抵抗は 52.1Ωm，密度は 1010 kg/m3

であった．1 回目の物理検層作業では，深度 302～383 m の区間で各種検層データが得

られたが，孔壁の崩壊により検層ツールが深度 383 m 以深に挿入することができなかっ

た．そのため，2 回目の作業では，孔壁の崩壊区間まで掘削ロッドを仮挿入した状態で，

深度 399～662 m の区間の各所検層データを得ることに成功した．物理検層は，京都大

学（ 2018 ）の掘削プロジェクトの中で株式会社物理計測コンサルタント

（https://www.gsct.co.jp/）により実施された．得られた物理検層のデータは，10 cm 間隔

で取得された． 

キャリパー検層では，4 つのアームにより直交する 2 方向の孔壁の直径が連続的に測

定された．温度検層では，温度センサー（分解能 0.1℃）を用いて，検層ツールを 10 m/min

の一定速度で下降させて，孔内の温度が測定された．温度検層の測定データは，掘削作

業の約 24 時間後に実施された 2 回目の連続データであり，孔内の掘削泥水の循環がほ

とんどなくなった状態で行われたものである．なお，地上にある現場タンク内での掘削

泥水の温度は 15.8℃であった．自然電位（SP；Spontaneous Potential）は，掘削孔に沿

って移動させた電位電極と地表に固定した電位電極の間の電位差を測定して得られた

ものであり，比抵抗を測定する電気検層とともに測定された．SP 値は，掘削泥水や岩

石中の間隙水などの塩分濃度の違いによる主に電気化学的な影響から生じるものであ

る．自然ガンマ線検層では，岩石から自然的に放射されているウラン，トリウム，カリ

ウム等の自然放射能の合計である自然ガンマ線量が測定された．電気検層は，孔壁に一

定の電流を流して電位を測定し，孔壁周辺の岩石の比抵抗を算出するもので，ノルマル

法（2 極法）で実施された．検層作業では，2 つの電極間隔が 25 cm（ショートノルマ

ル；SN）と 100 cm（ロングノルマル；LN）の 2 通りで測定された．音波検層は，孔壁

周辺の岩石中を伝搬する P 波（縦波）の伝ぱ速度を測定するものである．測定では，1

つの超音波送信器と 4 つの受信器（送信器からそれぞれ 60 cm，80 cm，100 cm，120 cm

の離れた位置に配置）で構成された測定プローブが使用された．BHTV 検層では，超音

波を孔壁に照射し，孔壁からの反射強度（アンプリチュード値）と反射波到達時間（ト

ラベルタイム）の 2 種類のパラメータが測定された（図 2.13）．アンプリチュード値は，

き裂や軟らかい岩盤では低く，き裂のない硬い岩盤では高くなる．そのため，アンプリ

チュード値とトラベルタイムの測定値の変化をカラースケールで表現し，連続的に孔壁

の展開画像が得られる．き裂の走向と傾斜は，展開画像に現れるサインカーブから読み

取ることができる（図 2.13）．FDB-1 孔では，BHTV 検層の展開画像から天然のき裂の

走向と傾斜が測定された．き裂解析では，安山岩のような硬い岩石であれば，正確にき

裂を抽出することができるが，軟らかい堆積岩では反射強度が小さく，色調のコントラ

ストも小さいため，硬い岩石に比べてき裂の抽出が困難となる傾向がある． 
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図 2.13 FDB-1 孔の BHTV 検層による孔壁画像の例．京都大学（2018）のデータを引

用，改変した．アンプリチュード I と II は，それぞれ static 画像と dynamic 画像を

示す．static 画像は，反射強度を全検層区間の値を基に画像化したものである．

dynamic 画像は，反射強度を 1 m 毎に最適化したもので，static 画像より色調コン

トラストが大きい鮮明な画像として表現される．アンプリチュード II の画像に示

したサインカーブは，き裂の数，傾斜方位と傾斜角度を決定するためのものであ

る．サインカーブの色は，き裂の存在に対する確実度の分類を示しており，赤線は

明確なき裂，青線はやや不明瞭なき裂，緑線は溶岩の流理構造を示す． 

 

 

2.4.4 本研究の地質学的解析データ 

本研究では，布田川断層掘削プロジェクトで掘削された FDP-1，FDP-2，FDB-1 およ

び FDB-1R の各掘削孔から採取されたコア試料およびカッティングス試料を対象に，

FFDP の岩石試料の観察結果（京都大学, 2018）を参考にして地質学的観察を行った．

FFDP での岩石試料の観察では，試料の詳細な記載が行われているが，本研究では FFDP

サイトに分布する地質を岩相ユニットに区分し，熊本地震で活動した断層を特定するこ
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とを目的として，FFDP 後に残された岩石試料の観察を本研究においても行った．観察

では，岩相の違いやその深度，境界面の不整合面や断層面などの接触関係を確認した．

また，FFDPの観察結果において布田川断層の最新活動面の存在が示唆された深度約354

～576 m 区間を含む FDB-1 孔の岩石試料を対象として，き裂面やせん断面，スリップ面

上のスリッケンラインの有無とその性状を重点的に観察した． 

断層破砕帯では，断層のスリップ面以外にもき裂の分布や傾斜角度が破砕帯の幅やそ

の特徴を定量的に示すために重要である．そこで，本研究では布田川断層の破砕帯の特

徴を明らかにするために，物理検層が実施された FDB-1 孔で採取された深度 302～666 

m の全コア試料を対象に，天然のき裂の数および傾斜角度を測定した．き裂の数のカウ

ント結果は，1 m あたりのき裂密度として計算した．また，カウントしたき裂は，傾斜

角度の違いから，水平面に対する傾斜角度が 30°未満のき裂は Low を意味する”L”，30°

以上 60°未満のき裂は Middle を意味する”M”，60°以上のき裂は High を意味する”H”と

して 3 つに分類した（図 2.14）．なお，掘削などによって生じた二次的なき裂は，き裂

のカウントから除外した． 

 

 

図 2.14 コア観察によるき裂の分類．(a) 傾斜角度が 30°未満のき裂．L は Low を意味

する．(b) 傾斜角度が 30°以上 60°未満のき裂．M は Middle を意味する．(c) 傾斜

角度が 60°以上のき裂．H は High を意味する． 
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第 3 章 布田川断層の地質学的特性と断層変位 
 

 

3.1 はじめに 

布田川断層は熊本地震時に主に右横ずれの地表変位を発生させ（例えば，Shirahama et 

al., 2016），熊本地域に大きな地震災害を引き起こした．布田川断層は 70～100 m の垂

直変位を持つ正断層として定義された断層である（渡辺・小野, 1969; 大橋ほか, 2020）．

布田川断層の鉛直方向の断層変位は，現在の横ずれ優位の断層運動と矛盾する運動セン

スであり，過去から現在までの布田川断層の運動履歴の詳細は明らかにされていない．

布田川断層掘削プロジェクト（FFDP）では，熊本地震本震時に活動した布田川断層の

破砕帯および断層面を複数のボーリング掘削で貫通し，コア試料や物理検層データなど

の地質情報を取得された．そのため，この FFDP の地質情報を基に，布田川断層や周辺

岩盤の特徴を明らかにすることで，布田川断層の運動履歴を明らかにすることができる

ことが期待された． 

そこで，本研究では，布田川断層掘削プロジェクトで得られたコア試料を基に，FFDP

サイトの岩盤に対して岩相の特徴からユニット区分と断層の特徴を記述する．これらの

地質学的観察の結果を基に，物理検層データを用いて各岩相および断層破砕帯の物理特

性を明らかにした結果をまとめた．さらに，布田川断層の破砕特性を把握するため，本

研究で行った FDB-1 孔の深度 302～666 m 区間のコア試料を対象にき裂をカウントし，

き裂の密度と傾斜角度を明らかにした亀裂解析の結果もあわせてまとめた．これらのデ

ータを基に，布田川断層の特徴，断層変位および活動履歴について考察した． 

なお，本章の内容は，京都大学（2018）のデータを用いて検討を行ったもので，Shibutani 

et al. (2022) に一部改訂を加えたものである． 
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3.2 岩盤の地質特性 

3.2.1 岩相と層序 

布田川断層掘削プロジェクトで掘削された FDP-1，FDP-2，FDB-1 および FDB-1R の

各掘削孔から採取されたコア試料を基に，岩相の特徴から 6 つの岩相 Unit に区分した．

各岩相 Unit および Subunit の代表的なコア写真を図 3.1 に示す．FFDP サイトの岩相は，

上位の地層から順に阿蘇火砕流堆積物（Unit I），下陳礫層（Unit II），津森層（シルト

岩・砂岩，Unit III），火山礫凝灰岩・礫岩層（Unit IV），先阿蘇火山岩類（Unit V），

ラハール堆積物と考えられる礫岩・凝灰質礫岩層（Unit VI）から構成される．2016 年の

熊本地震本震で活動した断層面は，FDB-1 孔では深度 354～576 m の区間内にあると考

えられた（京都大学, 2018）．FDB-1 孔の深度 457～510 m の区間では，き裂などの破砕

構造を充填するスリッケンラインを伴う褐色粘土が豊富に観察された（図 3.1 に示す

Subunit Vc のコア写真を参照）．各岩相 Unit は，FDP-1 孔では Unit I～III，FDP-2 孔で

は Unit I，FDB-1 孔のコア試料からは Unit III～VI，FDB-1R 孔では Unit V～VI が確認さ

れた（図 3.2）．本節では 6 つの岩相 Unit の特徴を掘削コア試料の記載に基づき以下に

示す． 
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図 3.1 FDB-1，FDP-1，FDP-2 の掘削孔から採取された FFDP サイトの代表的な岩石の

コア写真（京都大学, 2018）．深度の数字は，各掘削孔の測定深度を示す．赤矢印

は，Unit II（下陳礫層）と Unit III（津森層）の境界を示す． 
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図 3.2 FDP-1，FDP-2，FDB-1 および FDB-1R の各掘削孔におけるコア記載に基づく岩

相柱状図．柱状図の TVD (true vertical depth) は鉛直深度を示す．"Fault"の横に示し

た数字は，主要な断層面の概略深度を意味する． 

 

 

(1) Unit I（阿蘇火砕流堆積物） 

阿蘇火砕流堆積物は，阿蘇火山の主に更新世の火山噴火で形成された堆積物である

（例えば，Takarada and Hoshizumi, 2020）．FFDP サイトにある厚さ約 255 m の厚い火砕

流堆積物は，年代の若い順に Aso-4，Aso-3，Aso-2，Aso-1 の 4 つの噴火イベントの堆積

物に分けられ，FDB-1 孔でも若い年代の堆積物から順に上位から下位に向かって堆積し

ている（図 3.2a，3.2b）．さらに，Aso-2 と Aso-1 の間には，秋田溶岩と呼ばれる薄い溶

岩層が存在する（図 3.1，図 3.2b の Ak）．FDP-2 孔のコア試料と FDB-1 孔のカッティ

ング試料を基にすると，厚さは約 12～30 m である． 

Aso-4 火砕流堆積物は軽石を多く含み，灰白色～淡黄褐色を呈する．この堆積物には

細粒～中粒の火山灰中に白色の多孔質な軽石を多く含み，石質岩片として安山岩と泥岩
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が含まれる．Aso-4 火砕流堆積物の最下部には，FDP-2 孔で礫岩と軽石質凝灰岩が観察

されたが，FDP-1 孔では見られなかった．Aso-3 火砕流堆積物は，スコリア質で非溶結

～弱溶結の凝灰岩である．この堆積物は，黒色～淡赤色の細粒～中粒の火山灰，様々な

岩種の石質岩片，スコリア，軽石から構成される．Aso-2 火砕流堆積物は，スコリア質

の溶結凝灰岩である．この堆積物は，スコリア質の火山灰，マグマの本質物質であるス

コリア，黒色の細粒～中粒の火山性鉱物粒子と僅かな石質岩片から構成される．Aso-1

火砕流堆積物は，ほとんどが強溶結の溶結凝灰岩である．溶結凝灰岩は，ガラス質の細

粒～中粒の火山灰と様々な岩種の石質岩片から構成され，非常に硬質で，灰白色～黒色

を呈する． 

 

(2) Unit Ⅱ（下陳礫層） 

下陳礫層は，FDP-1 孔では深度 66～93 m（鉛直深度約 62～87 m に相当），FDB-1 孔

では深度 265～291 m で観察され，調査地周辺に分布する火山岩に由来する円～亜円形

の径 10～20 cm の礫を特徴的に含む礫層である．基質は半固結で，粘土や砂などの粒

子と礫片からなる．この礫層は，阿蘇火砕流堆積物（Unit I）の下位，かつ津森層（Unit 

III）の上位に堆積していることが知られている（例えば，今西，1967； 渡辺・小野，

1969）．下陳礫層は，津森層の堆積年代を基にすると，中期更新世の堆積層と考えら

れる（長谷・岩内, 1993）． 

 

(3) Unit III（津森層） 

津森層の上部層と下部層は，それぞれ FDP-1孔と FDB-1孔のコア試料で観察された．

この地層は中期更新世の湖沼堆積物として知られており（長谷・岩内, 1992, 1993），淡

水性珪藻類（田中ほか, 2005）や昆虫類（林ほか, 2004）などの様々な示準化石や示相化

石を含む．FDB-1 孔のコア試料で観察された岩相は，褐色～淡褐色を呈し，シルト岩と

細粒砂岩が互層をなし，粗粒砂岩と礫岩の層が僅かに挟在することで特徴づけられる．

FDP-1 孔で観測された岩相は，主にラミナの発達したシルト岩と礫岩の互層，シルト岩

および細粒砂岩である．両掘削孔に共通する岩相は，シルト岩に平行ラミナが発達して

いること，堆積面がほぼ水平～5°未満の緩やかな傾斜角度を示し，堆積物が半固結であ

ることが挙げられる．この岩相の特徴は，津森層を最初に定義した今西（1967）が記述

したものと同様である．FDP-1 孔と FDB-1 孔では，津森層の上部層から下部層にわた

る全深度のコア試料が採取されていないが，2 つの掘削孔で観察された地層の特徴は津

森層とほぼ同じである． 

 

(4) Unit IV（火山礫凝灰岩層と礫岩層） 

Unit IV は，FDB-1 孔の深度 317～354 m の区間で定義され，火山礫凝灰岩の Subunit 
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IVa と礫岩の Subunit IVb に細分した．Subunit IVa は，スコリア質の火山礫凝灰岩層で

ある．火山礫凝灰岩は最大約 8 cm 大の黒色を呈すスコリアを含有することが特徴で，

基質は全体に黄褐色～灰褐色を呈する．スコリアの密度は Subunit の下位の方向に向か

って増加する．この岩相は大部分が塊状であり，層状構造などの堆積面が見られない．

Subunit IVb の礫岩層は，火山礫凝灰岩の下位で確認される．Subunit IVb の岩相は，Unit 

II で観察されたものと類似し，最大約 50 cm 大の硬質で新鮮な安山岩礫を多く含む．

Subunit IVa の直下には，全体に粗粒な砂岩の薄層（厚さ約 0.8 m）があり，黄褐色～褐

色の層理面が見られない塊状の岩相がある．また，Subunit IVb の下部には，半固結した

淡褐色のシルト岩と細粒砂岩の互層（厚さ約 2.3 m）があり，最下部の深度 354 m で先

阿蘇火山岩類（Unit V）と接している． 

 

(5) Unit V（先阿蘇火山岩類） 

Unit V は，阿蘇前火山岩類と呼ばれる火山岩からなり，阿蘇火砕流堆積物よりも古く，

阿蘇カルデラ形成より以前に噴火し堆積したものである（例えば，渡辺・小野, 1969）．

この地域の先阿蘇火山岩類は，安山岩質の塊状溶岩，自破砕を伴う溶岩，平板溶岩，ク

リンカーなどから構成される．先阿蘇火山岩類は，地質年代学の研究から 6～0.35 Ma の

間に噴火し堆積したと考えられているが，先阿蘇火山岩類を生成した主な火山活動は

0.8～0.35 Ma の間とされている（例えば，Kaneoka and Suzuki, 1970, 古川ほか, 2009）． 

Unit V は，硬質な安山岩質の塊状溶岩と，その上下に自破砕を伴う溶岩とクリンカー

を伴う変質した安山岩質溶岩からなる（図 3.2c）．そのため，この Unit は岩石学的特徴

の違いにより，3 つの Subunit Va，Vb，Vc に区分した．Subunit Va は深度 354～383 m

にある主に自破砕を伴う溶岩とクリンカーからなる変質安山岩，Subunit Vb は深度 383

～457 m にある全体に灰色～青灰色，弱変質部で赤紫色を呈す塊状溶岩，Subunit Vc は

深度 457～514 m にある自破砕を伴う変質溶岩である．Subunit Va と Vc の自破砕を伴う

溶岩は，非常に脆く，強変質部では黄白色～赤紫白色を呈する．クリンカーは一般的に

溶岩と互層をなす． 

Unit V は，FDB-1 孔の中でき裂が発達した岩相である．Subunit Vc では，深度 460～

472 m と 495～503 m に半固結の均質な褐色粘土で充填された多くのき裂があり，この

粘土と母岩との境界面には多数の横ずれを示すスリッケンラインが見られる． 

 

(6) Unit VI（礫岩層と凝灰質礫岩層） 

Unit VI は，深度 514 m から FDB-1 孔（孔底深度 666 m）と FDB-1R 孔（孔底深度 692 

m）の孔底まで続く岩相で，Subunit VIa と VIb に区分した（3.2c，3.2d）．2 つの Subunit

の境界は，厚さ約 7 m のシルト岩と礫岩の互層の存在によって特徴づけられ，この互層

の下面（FDB-1 孔で深度 562 m）である．この岩相は，FDB-1 孔と FDB-1R 孔の両コア
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試料で同様の深度で確認された． 

Subunit VIa の大部分は深度 514～562 m にある半固結の礫岩である．この礫岩の最上

部には厚さ 1.3 m の細粒砂岩と礫岩の互層があり，先阿蘇火山岩類（SubunitVc）によっ

て不整合で覆われる．礫岩には，径 10～30 cm の安山岩の円礫，緑色片岩の角礫が多数

含まれる．礫岩の基質は，細粒～中粒の灰色～褐色を呈す砂岩である．礫岩層は局所的

に厚さ 1～2 m の砂岩層を伴い，層理面は 0～30°の低角度を示す． 

Subunit VIb は大部分が固結した凝灰質礫岩である．凝灰質礫岩は堆積構造が見られ

ない，灰色を帯びた褐色を呈す．礫岩中の礫は，径 10 cm 以下の安山岩の亜円～角礫か

らなる．また，礫岩中の黒色を呈すスコリア片の密度は，Subunit の下位の方向に向か

って増加する傾向がある．FDB-1 孔の深度 654 m より深い Subunit VIb の最下部には，

厚さ 3 m 以下の緑色片岩を多く含む角礫岩層が見られる．この角礫岩は脆く，緑色片岩

や蛇紋岩，石英脈の岩片で構成されることが特徴である．緑色片岩を多く含む角礫岩は，

緑灰色を帯びた砂岩や礫岩層と互層する．また，この岩相は FDB-1R 孔の深度 654 m 以

深でも確認され，深部では多数の礫岩層を伴う傾向がある（図 3.2d）． 

 

 

3.2.2 断層の性状 

2016 年の熊本地震本震で活動した断層候補は，FDB-1 孔で確認されたシャープな断

層面を伴う 3 つのダメージゾーンの中の 1 つと考えられる．本研究では，ダメージゾー

ンを，断層コア，角礫岩，き裂帯からなる断層破砕を受けたゾーンと定義した．ダメー

ジゾーンの中心の深度は，断層コアもしくは断層面の深度とし，前述の 3 つのダメージ

ゾーンの中心の深度は，それぞれ 354 m，461 m，576 m である（図 3.3）．ここでは，

3 つのダメージゾーンを”Fault 354”，”Fault 461”，”Fault 576”と呼ぶことにする． 

Fault 354 は，シルト岩（Subunit IVb）と自破砕を伴う溶岩（Subunit Va）の岩相境界

と一致し，シャープなスリッケンラインがある断層面を伴う（図 3.4a）．このスリッケ

ンラインの運動センスは，次の理由から正断層と考えた．i) BHTV 画像から得られた断

層面の傾斜角度が 80°WNW であり，既存の地表地震断層の調査や，地震動および地震

時地表変位の観察により推定された布田川断層とほぼ平行であること（Shirahama et al, 

2016; Yano and Matsubara, 2017; Moya et al., 2017），ii) スリッケンラインは断層面の傾

斜方向とほぼ平行であること（図 3.4a），iii) 布田川断層の上盤側での沈下が確認され

たこと（図 3.5）．この Fault 354 の正断層は，FFDP サイトの 2016 年の熊本地震本震の

地表地震断層で観察された主に横ずれの運動センスと一致しない． 

Fault 461 のダメージゾーンは，他の 2 つのダメージゾーン（鉛直方向での厚さ約 3～

6 m）に比べて非常に広く（鉛直方向の厚さが約 45 m），深度 460.4～460.6 m の断層コ
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アでは 3 つのシャープな断層面が確認された（図 3.4b）．このダメージゾーンは，Subunit 

Vc（自破砕を伴う溶岩）の最上部に位置し，Subunit Vb と Vc の境界からわずか約 3.7 m

下にある．深度約 460.3 m の約 45°傾斜したスリップ面では，2016 年の熊本地震本震で

形成された地表地震断層と同じ運動センスの主に横ずれのスリッケンラインの存在が

確認された（図 3.4b，3.4c，3.4d）．また，Fault 461 の断層コア，角礫岩，き裂帯では，

半固結の褐色粘土が観察された．深度 460.2～503.2 m では，この半固結の褐色粘土を伴

うスリップ面において，面の最大傾斜方向に対してほぼ水平方向のスリッケンラインが

9 箇所以上で確認された（図 3.4e）． 

Fault 576 は凝灰質礫岩（Subunit VIb）内にあり，深度 575.9～576.1 m で断層コアが確

認された（図 3.3c）．FDB-1 孔の深度 575.9 m にある断層面は，高角度で断層面に沿っ

て黄褐色を呈す．この断層面は，平滑な面ではなく，緩やかに曲がっている．また，こ

のダメージゾーンのき裂帯中の深度 576.8 m にも断層面が観察され，この断層面から下

の断層下盤では明瞭にき裂の密度が低下する．なお，FDB-1 孔の分岐孔である FDB-1R

孔でも，深度 597.6 m に Fault 576 と同様のダメージゾーンが確認された（図 3.5）． 

 

 

 

 



 
 
 

43 
 

 

図 3.3 FDB-1 孔で貫通した Fault 354，461，576 のコア写真とスケッチ．深度は，それ

ぞれ(a) 352.5～356.0 m，(b) 458.0～462.0 m，(c) 575.0～577.4 m である．コア写真は

布田川断層掘削プロジェクト（京都大学, 2018）で得られたものを引用した．スケ

ッチの着色は，水色が UnitI V のシルト岩，灰色が Unit V の自破砕を伴う溶岩，褐

色が Unit VI の凝灰質礫岩を示す．黄色の部分は，角礫岩やき裂帯に見られる褐色

粘土を示す．掘削作業の過程で二次的に乱されたコアの部分は，乱れのないコアよ

り淡い色調で示した． 
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図 3.4 FDB-1 孔のダメージゾーン中で確認されたスリッケンラインのコア写真．コア

試料および図 3.4a のコア写真は，布田川断層掘削プロジェクト（京都大学, 2018）

で得られたものである．青と赤の矢印はスリッケンラインを示す．黄色の矢印は，

スリップ面の最大傾斜方向での上から下の方向を示す．上と下は，それぞれコアの

浅い側と深い側を意味する．(a) Fault 354 の深度約 354.0 m にある Dip-slip 断層の

スリッケンライン．(b) 図 3.4c と 4.4d に示したコアの側面．白矢印は，図 3.4c に

おいて，約 45°で傾斜したスリップ面を示す．黄色の丸印は，図 3.4c の同じ黄色の

丸印と同じ位置を示す．(c) Fault 461 の深度約 460.3 m にある約 45°で傾斜したス

リップ面上の Strike-slip 断層のスリッケンライン．(d) 図 3.4c の破線枠内の拡大写

真．(e) 深度 471.5 m の褐色粘土に見られた Strike-slip 断層のスリッケンライン． 
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3.2.3 地質構造 

ここでは，前述で区分した FFDP サイトの岩相 Unit，断層の観察結果を基に，FFDP

サイトの地質構造を示す．FFDP サイトにおける深度 0～692 m の岩相は，3.2.1 節で述

べたように FDP-1，FDP-2，FDB-1 および FDB-1R の各掘削孔のコア試料と，FDB-1 孔

のカッティングス試料の観察結果に基づいて決定した．FDP-2 孔の孔底にあたる鉛直深

度 196 m と FDB-1 孔のコア試料採取の最上部深度 302 m の間の岩相 Unit は，FDB-1 孔

のカッティング試料のみに基づいて決定した．断層の位置は，FDB-1 孔では 3.2.2 節で

述べたダメージゾーンの中心の断層コアもしくは断層面の深度，FDP-1 孔と FDP-2 孔

では図 3.2 に示した断層面の深度を基に図 3.5 に示した． 
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図 3.5 FFDP サイト周辺の地質断面図（京都大学（2018）を引用，改変）．断面の岩相

と断層は，FDB-1，FDB-1R，FDP-1 および FDP-2 の各掘削孔で得られたコア試料

と，FDB-1 孔のカッティングス試料に基づいて決定した．図の左に示した I～VI は

岩相 Unit の名称を示す．赤色の実線と破線は断層を示す．地表地震断層と Fault 354

にある 2 つの青丸印は，正断層の変位量を見積もる際に必要な断層の傾斜角度を

推定するための直線の端部 2 点である．MD（Measurd depth）は掘削長と同じ測定

深度である．図中の”？” 印は，異なる掘削孔で観察された断層の間の関係が確認

できなかったことを意味する．V.E.（Vertical exaggeration）は垂直方向の拡大率を

示す．   
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3.3 岩盤の物理特性とき裂分布 

3.3.1 物理検層データからの物理特性 

物理検層では，岩石学的な情報や掘削孔周辺の岩石の物理特性を連続的に記録する

（例えば，Goldberg, 1997; Doan et al., 2011）．FDB-1 孔の深度 302～662 m で実施され

た物理検層により得られた 6 つのパラメータ，孔壁画像，BHTV 画像から得られたき裂

の方位と傾斜角度およびコア観察から明らかにしたき裂密度の深度プロファイルを図

3.6 に示す．得られたパラメータの中で，特に，自然ガンマ線と比抵抗，P 波速度は岩相

とよく相関していることが知られている．自然ガンマ線は，主にカリウムの含有量に依

存しているため，地層の判別に用いられる．また，比抵抗と P 波速度は，岩相と同様に

き裂構造を反映するため，ダメージゾーンの判別に有効である．本研究では，FDB-1 孔

で物理検層が行われた岩相の物性値としての特徴を明らかにするために，前述の 3 つの

パラメータの代表値を統計値（平均値と標準偏差）として表 3.1 にまとめた．なお，2.4.3

節で述べたように，深度 383～399 m では検層ツールの挿入ができなかったため，温度

検層で得られた温度を除き測定データが得られていない． 
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図 3.6 FDB-1 孔の物理検層とコア採取が行われた深度区間における物理特性とき裂

のパラメータの深度分布．(a) 岩相の Unit と Subunit，(b) 岩相柱状図，(c) 掘削孔

の直径，(d) 温度，(e) 自然ガンマ線，(f) 自然電位，(g) 比抵抗，(h) P 波速度，(i) 

き裂密度，(j) き裂の方位と傾斜角度，および(k) BHTV 画像．図 3.6g の SN と LN

は，それぞれショートノルマル（short normal）とロングノルマル（long normal）を

意味する．図 3.6i および図 3.6j の L，M，H はき裂の傾斜角度の分類を示し，水平

面に対する傾斜角度が 30°未満のき裂は Low を意味する”L”，30°以上 60°未満のき

裂は Middle を意味する”M”，60°以上のき裂は High を意味する”H”を示す．図 3.6c

～3.6h, 3.6j, 3.6k のデータは，京都大学（2018）による布田川断層掘削プロジェク

トで取得されたもので，そのデータを基に作成した． 
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表 3.1 FDB-1 孔の各岩相（Unit と Subunit）における深度約 302 m 以深の物理検層か

ら得られた物理特性の代表値．平均値と標準偏差（SD）は，岩相境界付近のデー

タと， Unit もしくは Subunit の代表岩相と異なる層厚が薄い岩相のデータを除い

て算出した．例えば，Subunit IVb（礫岩層）の厚さ約 2 m のシルト岩層のデータ

は， Subunit の代表値算出の統計計算から除外した．表の N は，計算に用いたデ

ータ数を意味する． 

 

Unit and  
subunit 

Deptha 
(m) 

Gamma Ray 
(API) 

Long Normal Resistivity 
(Ωm) 

P-wave Velocity 
(km/s) 

Range Mean SD N Range Mean SD N Range Mean SD N 

III – 301.9–
316.5 18–40 27 5 75 27–48 34 4 66 1.7–1.9 1.8 0.0 75 

IV 
IVa 316.5–

328.2 18–53 38 7 97 31–149 92 40 95 1.7–2.5 2.1 0.3 97 

IVb 328.2–
354.0 32–87 59 9 215 146–328 226 42 215 2.3–3.4 2.7 0.2 215 

V 

Va 354.0–
382.9 26–82 53 9 260 48–485 277 110 269 2.2–4.7 2.8 0.4 268 

Vb 382.9–
456.9 29–87 59 9 562 221–514 433 56 562 2.8–5.0 4.0 0.5 562 

Vc 456.9–
514.4 26–86 53 9 556 48–311 178 61 555 2.2–5.2 2.7 0.4 556 

VI 
VIa 514.4–

562.2 8–56 31 7 362 22–105 50 17 332 2.0–3.5 2.7 0.3 362 

VIb 562.2–
662.2 14–85 37 9 990 10–56 40 10 884 1.9–3.3 2.7 0.2 990 

Note: a) Depth denotes the measured depth but is almost equal to the true vertical depth because 

the deviation angle of FDB-1 was <1°. 

 

 

(1) 孔径と温度 

FDB-1 孔の深度約 302～666 m でのコア採取では，外径 98.4 mm の掘削ビットを使用

して掘削されており，孔壁の崩壊が発生していなければキャリパー検層による掘削孔の

孔径（孔壁の直径）は約 100 mm を示す．4 つのアームを有する検層ツールで実施され

たキャリパー検層の結果では，直交する 2 方向の孔径が Unit III の一部と Subunit IVa で

は約 130 mm，Subunit Va では約 150 mm もしくはそれ以上，Subunit Vc では局所的に拡

大していることを示す．孔径が拡大している深度では，2 方向の直径がほぼ同じである

ため，ボアホールブレイクアウトではなく，ウォッシュアウトであると考えられる．ま

た，深度 383～399 m ではキャリパー検層のデータが得られていないが，この区間にお

いて検層ツールの挿入が不可能であったことを考えると，孔壁は他の区間よりも不安定

である可能性がある． 

温度検層では，掘削時において地層の温度よりも低いと考えられる約 16℃の掘削泥

水の逸泥状態が継続していたことから，大量の逸泥した掘削泥水が地層の温度を低下さ
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せる可能性があった．しかしながら，FDB-1 孔の掘削作業の約 24 時間後に行われた 2

回目の検層作業で得られた温度の深度分布は，深度が深くなるごとに単調に上昇しない

異常な温度分布を示した（図 3.6d）．一般に，気象の影響を受けない地下深部の温度は，

地殻深部からの熱流により，深さの増加とともに上昇する．しかし，FDB-1 孔の深度約

330～390 m（Subunit IVb と Va の概ね全区間）の温度は，ほぼ一定の値を示した．この

温度異常の原因の一つとして，掘削孔内において流体の流れが存在することが考えられ

る．また，Subunit Vb の深度 435 m の温度には負のピークが見られた．この結果は低温

の掘削泥水の逸泥が原因となっている可能性がある．深度約 457 m の Subunit Vb と Vc

の境界以深の Subunit Vc と Unit VI では，温度勾配が約 40℃/km とほぼ一定であり，世

界における平均地温勾配である約 30℃/km（Sutherland et al., 2017）よりもわずかに高い

値を示した．そして，温度勾配は掘削孔の最深部で明確に増加した．掘削孔内の自然の

温度分布を把握するためには，掘削等で乱された温度が本来の地温と平衡状態に回復し

た後に，繰り返し温度検層を行う必要がある． 

 

(2) 自然ガンマ線と自然電位 

自然ガンマ線は全体に岩相と強い相関関係を示し，平均して約 25～60 API の範囲内

で変化した（図 3.6e，表 3.1）．津森層（Unit III）は，一般に自然ガンマ線が高い値を

示すシルト岩を主体とする岩相であるが，約 30 API の低い値を示した．Unit IV では，

火山礫凝灰岩層（Subunit IVa）の区間では自然ガンマ線が深度方向に徐々に上昇し，そ

の後，礫岩層（Subunit IVb）で平均 59 API の高い値を示した．そして，Fault 354 があ

る Unit 境界付近のシルト岩層では 25〜50 API の低い値を示した．先阿蘇火山岩類が分

布する安山岩区間（Unit V）では，Unit IV の自然ガンマ線の値と比較して大きな変化は

見られなかったが，自破砕を伴う溶岩（Subunit Va と Vc）では小さな変化が見られた．

厚い塊状溶岩（Subunit Vb）では高い自然ガンマ線の値を示し，Vb と Vc の Subunit 境

界付近では小さなステップ状の変化が見られた．Subunit Vb では，FDB-1 孔の全 Unit の

中で最大の 59 API の高い平均値を示した（表 3.1）．自然ガンマ線の値は，安山岩区間

（Unit V）から礫岩層（Subunit VIa）に岩相が変化する深度で大きく低下し，その後は

ほぼ一定の値（約 35 API の低い値）を示し，掘削孔の孔底に向かってわずかに漸増し

た． 

自然電位は，自然ガンマ線と比較して変化に富み，岩相だけでなく，岩石のき裂など

の構造的な特徴にも依存しているように見える（図 3.6f）．特に，安山岩からなる Unit 

V では，頻繁に大きく変化した．自然電位が発生する原理は，自発電位は掘削泥水や岩

石中の間隙水などの塩分濃度の違いによる主に電気化学的な影響によって生じるもの

であり，孔壁の岩石の浸透性や間隙水の比抵抗の影響を受けている．掘削孔内の自然電

位の変化は比抵抗との相関性が高く，全体に逆相関を示す．特に，後述するショートノ
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ルマル（SN）比抵抗との相関性が高いことが明らかになった（図 3.6f，3.6g 参照）．自

然電位は，主にシルト岩からなる Unit III で高い値を示したが，安山岩区間（Unit V）で

は相対的に低い値を示した．また，凝灰質礫岩（Subunit VIb）では自然電位が比較的安

定した値を示した． 

 

(3) 比抵抗 

比抵抗は，岩相とき裂などの構造の両方の特徴に依存して変化し，特に，岩石中の間

隙水で満たされた連結した間隙（例えば，ネットワーク状に連結したき裂）の特徴を反

映する．一般に，ショートノルマル比抵抗は掘削孔の孔壁周辺の浅い範囲に存在する岩

盤状態に依存すると考えられる「浅部の比抵抗」であり，ロングノルマル比抵抗は掘削

孔の孔壁からより深い範囲の岩石自体の比抵抗を反映する「深部の比抵抗」を示す．

FDB-1 孔でのショートノルマルとロングノルマルの比抵抗は，全体の傾向として深度に

応じて同じような変化パターンを示した（図 3.6g）．例えば，塊状溶岩や堆積岩中の硬

質な安山岩礫では比抵抗の値が高く，堆積岩では低い値を示した． 

ロングノルマル比抵抗は，Unit III（シルト岩と砂岩）と Unit VI（礫岩と凝灰質礫岩）

の堆積岩では，約 30～50 Ωm の低い値を示した（図 3.6g，表 3.1）．Unit V（先阿蘇火

山岩類）の比抵抗は，Unit IV と V の Unit 境界から塊状安山岩の中間部（Subunit Vb）

に向かって深度が増加するにつれて，約 60 Ωm から約 450 Ωm に徐々に比抵抗の値が増

加し，約 50 m 区間で高い値を維持した後，Subunit Vb と Vc の Subunit 境界付近で約 200 

Ωm まで減少した．Subunit Vc の比抵抗は約 50〜300 Ωm の範囲で変化し，Fault 461 付

近の褐色粘土を伴う区間で低い値を示した． 

Subunit IVb と Va の境界である Fault 354 のロングノルマル比抵抗は，最低値の約 60 

Ωm を示したが，境界から下方に向かって約 20 m の短い区間の間で約 460 Ωm まで上

昇した．Vb と Vc の Subunit 境界の数 m 下方にある Fault 461 まで下ると，比抵抗は約

15 m の区間（深度約 447～462m）で約 490 Ωm から最小値の約 150 Ωm まで急激に低下

した．Fault 576 では，明確な比抵抗の変化は見られなかった（図 3.6g）． 

 

(4) P 波速度 

P 波速度は，全体に岩相やき裂などの構造の両方の特徴に依存して変化する傾向があ

り，比抵抗との相関が見られた．一方，P 波速度は比抵抗よりも Unit や Subunit の岩相

との相関が高いこと示す（図 3.6g，3.6h）．P 波速度は，Subunit Vb を除き他の Subunit

では同様の値を示し，Unit や Subunit の境界付近では明瞭に変化した．具体的には，シ

ルト岩と砂岩からなる堆積岩層（Unit III）と火山礫凝灰岩（Subunit IVa）では約 1.8〜

2.1 km/s，Subunit IVb の礫岩と Subunit Va の自破砕を伴う溶岩では約 2.7〜2.8 km/s の P

波速度を示した．また，Subunit Va のシート状溶岩では，スパイク状の正のピーク（約
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1 km/s 以上の急激な上昇）が複数箇所で見られた．Subunit Vb の塊状溶岩では，P 波速

度が約 4〜5 km/s であり，FDB-1 孔の中で最も高い値を示した．しかし，深度約 425 m

のき裂の密度が高い区間（次節で詳述する）では約 3 km/s まで値が低下した．Subunit 

Vc の P 波速度は平均 2.7 km/s で，Subunit Vb の P 波速度よりもかなり低く，Subunit Va

の P 波速度とほぼ同程度であった．全体に，堆積岩からなる Unit VI の P 波速度は，厚

さ 150 m の区間で約 2.7 km/s と同様の値を示した．凝灰質礫岩（Subunit VIb）は，他の

Unit や Subunit よりも安定した P 波速度を示し，掘削孔の孔底に向かって徐々に値が漸

増した．さらに，P 波速度は複数の深度で局所的に値が大きく変化した．例えば，深度

約 553 m の安山岩礫では約 3.8 km/s の高い値を示し，シルト岩と砂岩の薄層（それぞれ

深度約 560 m と 532 m）では約 2.0 km/s の低い値を示した． 

3 つのダメージゾーンでの P 波速度の変化は，比抵抗と同様の特徴を示した（図 3.6g，

3.6h）．最も浅い深度のダメージゾーンである Subunit IVb と Va の境界にある Fault 354

では，P 波速度が局所的で明瞭に低下し，約 1.7 km/s の最低値を示した．また，Fault 461

では，断層直上の深度約 451～461 m の狭い範囲で P 波速度が約 4.5 km/s から約 2.5 km/s

に大幅，かつ徐々に低下し，その後，断層下盤ではほぼ一定の値を示した．また，Fault 

576 では明確な変化は見られなかったが，P 波速度の深度分布に非常に小さな正のピー

クが見られた． 

 

 

3.3.2 コア観察からの岩盤のき裂密度とき裂分布 

き裂密度は，深度約 302～666 m の FDB-1 孔のコア試料を対象として合計 910 本のき

裂をカウントし，1 m あたりのき裂本数として計算した（図 3.6i）．また，カウントし

たき裂は，傾斜角度の違いから，水平面に対する傾斜角度が 30°未満のき裂は Low を意

味する”L”，30°以上 60°未満のき裂は Middle を意味する”M”，60°以上のき裂は High を

意味する”H”として 3 つに分類した．き裂をカウントした結果，き裂は先阿蘇火山岩類

の Unit V に集中していることが明らかとなった．一般に，塊状安山岩のよう脆性的な

岩石では，自破砕を伴う溶岩や礫岩に比べて，き裂を識別することが容易である（図 3.1

参照）．一方，自破砕を伴う溶岩では安山岩質の基質や破砕構造の部分が脆弱であり，

礫岩では礫と基質の結合や基質が緩いため，き裂のカウントによる評価ができないかも

しれない．しかし，このような構造は，おそらく物理的に脆弱な岩石として，P 波速度

や比抵抗が低く，おそらくヤング率と圧縮強度も低い岩石であると考えられる． 

Subunit Va のき裂密度は Fault 354 周辺を除いて 5 本/m 以下であり，Subunit Vb と Vc

ではき裂密度が 5 本/m を超える区間が複数あった．厚い塊状溶岩（Subunit Vb）の上部

と下部では，図 3.6i の青色で示した低角度のき裂が卓越しており，き裂密度は他の部分
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よりも明らかに高かった．Subunit Vb の上部，深度約 390〜400 m では，き裂密度が最

大で 25 本/m に達した．この区間の多くのき裂は孔壁を不安定化させ，その結果，物理

検層ツールの挿入を妨げたと考えられる．Subunit Vb と Vc の深度約 400～510 m では，

き裂密度が周期的に変化しているように見える．特徴的なき裂特性として，深度 420～

434 m の区間では，き裂密度が 5～15 本/m と高く，き裂の傾斜角度は主に中～高角度

（図 3.6i では緑色が M と赤色が H）であった．この高いき裂密度のき裂帯では，P 波

速度に明確な負のピークが見られた．また，Fault 461 の周辺では，深度 443～457 m，

466～478 m，491～503 m の 3 つの区間で，5 本/m 以上のき裂密度が確認された． 

FDB-1 孔の BHTV 検層で得られた鮮明な孔壁画像は，特に Unit V の安山岩が分布す

る区間で鮮明であった．き裂解析では，この区間を中心にき裂の姿勢が確認されている

（図 3.3; 京都大学, 2018）．そして，き裂解析の結果，明瞭なき裂が 38 本，やや不明瞭

なき裂が 250 本，合計 288 本のき裂がカウントされた（京都大学, 2018）．図 3.6j では，

BHTV 画像から計算されたき裂の傾斜角度（前述のコア観察と同じ，L，M，H の 3 つ

のき裂分類を使用）とその傾斜方位を基にデータを図示した．L，M，H の各分類のき

裂本数は，それぞれ 40 本，176 本，72 本であり，FDB-1 孔の掘削孔では中角度と高角

度のき裂が多いことがわかる．M と H のき裂の傾斜方位は，北西から北東（約 315〜

45°）に集中している．したがって，これらのき裂の走向は，北東-南西（NE-SW）と北

西-南東（NW-SE）の間に多く分布することを意味する．この観察の結果，き裂の走向

はまとまった方向に集中しておらず，2016 年の熊本地震本震で形成された布田川断層

の地表地震断層に対して，概ね NE-SW のやや平行から直交する姿勢で多くのき裂が分

布することが明らかになった． 
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3.4 複数の断層に対する地質学的・物理学的な比較  

FDB-1 孔のコア採取区間では，約 60～80°の高角度の 3 つの主要なダメージゾーンが

観察された（図 3.2，図 3.3 参照）．Fault 354 は Unit IV（礫岩層）と Unit V（安山岩）

の境界に位置する．Fault 461 は Subunit Vb（塊状安山岩）と Subunit Vc（自破砕安山岩）

の境界に非常に近く，具体的には，ダメージゾーンの中心（断層コア）とそのき裂帯の

上端部の深度が Vb/Vc 境界からそれぞれ約 3.6 m と約 1.2 m 下位にある．Fault 576 は

Subunit VIb（凝灰質礫岩）内に存在する．Fault 461 のダメージゾーンは，断層コア，角

礫岩，き裂帯を含み，他の 2 つのダメージゾーン（鉛直厚さ約 3～6 m）と比べて非常に

広く（鉛直厚さ約 45 m），物理検層データの P 波速度と比抵抗の変化特性からも他の

ダメージゾーンよりも強く破砕していることが示された．また，Fault 461 内のき裂密度

が高い区間を中心に多くの褐色粘土が確認されたが，他の区間では確認されなかった．

さらに重要な観察結果として，Fault 461 では strike-slip 断層センスのスリッケンライン

が確認され（図 3.4b，3.4c，3.4d，3.4e），Fault 354 では dip-slip 断層センスのスリッケ

ンラインが確認された（図 3.4a）．そして，Fault 576 では明確なスリッケンラインが確

認されなかった． 

物理検層による深度方向の物性変化は，3 つのダメージゾーンの近傍で異なるパター

ンが観察された（図 3.6）．Fault 354 では比抵抗と P 波速度の測定値がともに負のピー

クを示した．Fault 461 では比抵抗と P 波速度ともには，深度約 451 m から断層コアが

ある深度約 461 m に向かって急激かつ大きく低下し，深度約 461 m で最も低い値とな

った．具体的には，Fault 461 では P 波速度が約 4.5 km/s から約 2.5 km/s に低下した．一

方，Fault 354 では約 2.7 km/s から約 1.7 km/s に低下した（図 3.6h）．Fault 576 では，比

抵抗と P 波速度は相対的に低い値を示したものの，明確な値の低下は見られなかった． 
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3.5 布田川断層の断層変位 

西南日本の現在は横ずれセンスの運動が主体の布田川断層に対して掘削された 3 つ

の掘削孔から，布田川断層が過去に正断層センスの運動が主体であったことが明らかに

なった（図 3.2，図 3.5）． 

ここでは，布田川断層で確認された正断層センスの断層変位量の算出について，図 3.7

に模式断面図を示し，以下でその詳細を述べる．FDP-1 孔から採取したコア試料から，

下陳礫層と津森層の境界の鉛直深度は 87 m であることが正確に確認された（図 3.1 の

Unit II と III のコア写真を参照）．FDP-1 孔の地表面は，FDB 孔より 1.3 m 高いため，

FDP-1 孔で確認された下陳礫層と津森層の境界の鉛直深度は FDB 孔の深度約 86 m に相

当する．FDP-1 孔は津森層を鉛直厚さで約 26 m 掘削したが，この地層の底面には到達

していない．一方，FDB-1 孔では，下陳礫層と津森層の境界の深さは，深度約 291 m の

カッティングス試料でほぼ特定された．カッティングス試料は，試料採取の間隔が 10 

m 未満であるため，10 m 程度の不確かさがある．FDB-1 孔では，深度 302 m からコア

採取が開始されている．したがって，津森層の正確な底面深度は深度 317 m と決定され

る．この結果から，FDB-1 孔で確認された津森層の厚さは FDP-1 孔で確認された層厚

と一致する約 26 m であることが示された．ここで，最も重要なことは，FDP-1 孔と FDB-

1 孔の下陳礫層と津森層の境界深度の比高差から，正断層による鉛直方向の累積変位量

が約 205 m であることが判明したことである．布田川断層帯において，正断層レジーム

でのこの大きな鉛直方向の累積変位量は，布田川断層掘削プロジェクトで初めて確認さ

れた．地表地震断層と Fault 354 の深度を直線で繋いで，正断層の傾斜角度を 77°と仮定

すると（図 3.5），断層面に沿った正断層の累積変位量は約 210 m と推定される．FDB-

1孔でのカッティングス試料に基づく下陳礫層と津森層の境界深度や断層の傾斜角度の

不確かさ，FDP-1 孔に比べて FDB-1 孔の地層がより大きな上載圧を受けていることに

よる堆積層の厚さの減少の可能性を考慮しても，断層面に沿った正断層の累積変位は明

らかに 200 m 以上に達する．この大きな正断層の変位は，木山-嘉島地溝帯の南東縁と

なっている（図 2.6，図 2.8）． 
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図 3.7 正断層センスの累積変位量の算出のための模式断面図 

 

 

布田川断層は，FFDP サイトの北側もしくは北東側に約 1 km ほど離れた位置に分布

する約 9.0 万年前（90±4 ka）に形成された高遊原溶岩（西-東方向に約 9 km，南北方向

に約 4 km，厚さ約 70～80 m）で観察された 70～100 m の鉛直変位に基づいて，最初に

定義された（渡辺・小野, 1969; 松本, 1996）．この規模の鉛直変位は，高遊原溶岩より

やや若い 8.7 万年前（87 ka）に噴火した Aso-4 火砕流堆積物では観察されなかった（例

えば，熊本県, 1996; Tsuji et al., 2018）．この事実は，布田川断層の正断層活動が 87 ka

以前に停止したことを示唆している．一方，本研究で確認された 200 m 以上の鉛直変位

を示す下陳礫層と津森層の境界付近の年代は約 40 万年前（400 ka）である（長谷・岩内, 

1992）．このことは，地層境界を切断した累積鉛直変位は，約 40 万年前よりも後に発

生したことを示唆している．したがって，200 m 以上の鉛直変位が累積した期間を約 40

万年前から 8.7 万年前と考えると，その期間は約 30 万年（300 k.y.）と推定され，正断

層の変位の平均速度は約 0.7 m/千年となる．  
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3.6 布田川断層の活動履歴 

3.6.1 熊本地震本震で活動した布田川断層の破砕帯 

FDB-1 孔のコア観察に基づき，深度約 353～577 m の範囲を布田川断層の破砕帯の全

変形領域と考える．この変形領域は，横ずれ断層と正断層の両方を含む過去と現在のす

べての断層運動を経験して形成されたものである．火山岩が分布する Unit V では，コ

ア試料と孔壁画像の両方で小断層を含む多くのき裂が観察された（図 3.6i，3.6j）．き裂

の中で傾斜角度が 30°以上の中角度と 60°以上の高角度のき裂は，布田川断層の断層活

動に関連して形成された可能性がある．これらのき裂と小断層は，褐色粘土を伴うもの

と伴わないものがある．粘土を伴うき裂と小断層の周辺では，比抵抗が明らかに低下し，

自然電位が上昇し，Fault 461 のダメージゾーンの褐色粘土が多い区間では，いくつかの

横ずれ断層を示すスリッケンラインが観察された（図 3.4b，3.4c，3.4d，3.4e）．き裂と

小断層を充填している多くの粘土は半固結の状態で，周囲の安山岩と密着していること

から，このようなき裂と小断層は 2016 年の熊本地震本震で形成されたものではなく，

過去の断層活動で形成された可能性がある．深度約 460.5 m の 3 つの断層面は，粘土が

充填した構造を切っているため，比較的新しく破断した断層面であると考えられる． 

2016 年の熊本地震本震で活動した破砕帯を把握するために掘削された布田川断層掘

削プロジェクトの 3 つの掘削孔は，地表地震断層の近傍で行われ，異なる深度で断層を

貫通した（図 3.5）．掘削地点周辺の地表では，一条の右横ずれを示す地表地震断層が

形成されていた（Shirahama et al., 2016）．しかし，FDB-1 孔の深度約 353～577 m の区

間の破砕帯の全変形領域は，断層面に対して直交する方向に厚さ約 55 m に相当し，前

述した複数の断層が確認されていることからも，断層活動の繰り返しによって形成され

たものと考えられる．断層活動の履歴を把握するために実施された FFDP サイト付近の

1 地点を含む布田川断層の地表地震断層でのトレンチ掘削調査によると，過去約 10,000

年の間に複数の断層活動が確認されている（例えば，遠田ほか, 2019）．この布田川断

層の活動履歴を踏まえると，FDB-1 孔で確認された厚い破砕帯の全変形領域は，断層活

動の繰り返しにより，複数の断層面が形成され，破砕帯の厚さが拡大した可能性が高い

（例えば，Faulkner et al., 2003，Choi et al., 2016）． 

FDB-1 孔で確認された断層破砕帯の厚い変形領域が繰り返しの断層活動により形成

されていること踏まえて，2016 年の熊本地震本震で活動した断層面を考察する．FDB-

1 孔が貫通した 3 つのダメージゾーンを比較すると，Fault 461 にはスリップ面の最大傾

斜方向に直交する横ずれ運動を示すスリッケンラインが複数箇所で観察された．また，

このダメージゾーンの直上では，比抵抗と P 波速度が非常に大きく低下する物理特性の

変化が確認された．したがって，2016 年の熊本地震本震の際に震源断層として活動し

た断層面を含むダメージゾーンは，Fault 461 が最も有力な候補と考えられる． 
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最後に，Fault 461 が 2016 年の熊本地震本震で活動したと仮定すると，断層上盤の

Subunit Vb（塊状安山岩）は下盤の Subunit Vc や VIa，VIb よりも P 波速度が高いこと

からヤング率も高いと考えられる．つまり，地震動の伝わる速度が断層上盤では速く，

下盤では遅くなることが想定される．活動した断層面の上盤と下盤の地質構造や物理特

性の違いは，村瀬ら（2018）が報告したように，地震間期の応力やひずみの蓄積メカニ

ズムに影響を与え，上盤側（地表地震断層の北西側）と下盤側で異なる地震動が発生し，

建物への被害をもたらす可能性が考えられる． 

 

 

3.6.2 過去の布田川断層の活動と火山活動の関係 

2016 年の熊本地震本震では，布田川断層は右横ずれ主体の運動センスで活動した．

この現在の断層活動を引き起こした造構応力状態と，FDB-1 孔で確認した正断層の鉛直

変位を引き起こした過去の造構応力場には，大きな違いがあると考えられる．大橋ほか

（2020）は，布田川断層帯が新生代から第四紀にかけて，正断層から横ずれ断層まで複

数の変形を受けており，造構応力状態が大きく変化したことを反映していると結論づけ

ている．本研究の観察結果による大きな正断層の累積変位は，大橋ほか（2020）の解釈

と一致する．このように，布田川断層は過去のテクトニックなイベントに関係して活動

形態が変化したと考えられるため，布田川断層の活動史と過去の九州におけるテクトニ

クスとの関係について考察し，その結果を以下で述べる． 

西南日本弧と琉球弧の接合部では，流体（海水）に富む物質を含むフィリピン海プレ

ートの沈み込みにより，大量の流体が九州の島弧システムに供給され，大規模な火山活

動と局所的な引張応力レジームを引き起こした（Mahony et al., 2011; Aizawa et al., 2021）．

その結果，阿蘇火山地域では，約 30 万年前（300 ka）から約 8.7 万年前（87 ka）までの

間に，4 回の大規模なカルデラ形成噴火（Aso-1～Aso-4 火砕流噴火）が発生し，火山地

域の地下で大量のマグマが失われて大規模なカルデラが形成された．この阿蘇カルデラ

の形成過程では，プレート沈み込みによる圧縮の強さが減少し，阿蘇火山地域ではエク

ステンションナルな応力レジームが支配的になった可能性がある．しかし，大規模なカ

ルデラ形成の噴火が終了した後，南海トラフでのプレートの斜め沈み込みと琉球海溝で

のプレート沈み込みにより，テクトニクスは徐々に引張優位から現在の横ずれ優位の応

力場に変化した（図 2.2）．この横ずれ優位の応力場は，引張場で形成されたと考えら

れている布田川断層を南東縁とする別府-島原地溝帯（例えば，Zhao et al. 2018）の存在

を考慮すると，トランステンション場であったと考えられる．横ずれ優位のトランステ

ンション場は，先行研究で報告された 2016 年の熊本地震本震時の布田川断層の横ずれ

と出ノ口断層の縦ずれのスリップパーティショニング（Toda et al., 2016）を引き起こす
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応力場と一致する．したがって，布田川断層の断層運動パターンの変化は，阿蘇カルデ

ラ形成噴火の終了によって生じたと解釈した．この結果は，活断層が活火山の中にあっ

ても，マグマ活動やプレート運動によって，断層運動パターンが変化することを示唆し

ていると考えられる． 

海溝に平行な横ずれ断層系は，プレートの斜め沈み込みが生じている沈み込み帯を含

むプレート収束帯のプレート運動によって形成される可能性がある（例えば，Fitch, 

1972; Chemenda et al., 2000）．断層のすべり運動はプレート運動の方向変化に伴って変

化することが知られており，プレート運動が断層活動の駆動力となる（例えば，Antolín 

et al., 2012）．断層運動の歴史は，フィールド観察と地質年代学的データによって定量

的に明らかにされてきた（例えば，Cooper et al., 2015; Kubota et al., 2020）．イラン中央

部の Doruneh 断層では，マイクロプレートの反時計回りの回転が低下したことにより，

断層のスリップセンスが右横ずれから左横ずれに逆転したことが報告された（Javadi et 

al., 2013）．ヒマラヤの Yadong cross structure では，正断層と横ずれ断層の両方の運動セ

ンスに対応していたことが報告された（例えば，Drukpa et al., 2006; Antolín et al., 2012; 

Cooper et al., 2012; Kellett and Grujic, 2012）．アンデス山脈の島弧，海溝に平行な Domeyko
断層系では，プレートの斜め沈み込みに対応した横ずれ断層が形成されている．時間の

経過とともに，この断層系は右横ずれと左横ずれの運動センスが変化し，数 100 m 規模

の正断層センスの運動を記録している（Reutter et al., 1996; Mcinnes et al., 1999）．Mcinnes 

et al. (1999) は，チリ北部の横ずれ主体の West 断層において，地質年代学的データを基

に，断層に沿って少なくとも 600 m の過去の鉛直変位が存在することを明らかにした．

本研究の対象である布田川断層は，長い歴史の中で横ずれ断層として運動をしていたと

考えられ，本研究から布田川断層が約 30 万年前～8.7 万年前の約 22 万年間の短い期間

に累積 200 m 以上の正断層運動をしていたことが示唆される．約 22 万年間で 200 m の

鉛直変位が形成されたと仮定すると，平均変位速度は約 0.9 m/千年となる．この変位速

度は，松田（1975）による日本内陸の第四紀断層の活動度としては，A 級に近い B 級上

位の活断層に相当し，断層運動が活動的であったことを示唆する．そのため，布田川断

層に沿った 200 m 以上の鉛直変位は，世界的に見ると大きくはないが，この定量的な変

位量は火山活動に関連した過去の正断層運動により累積した鉛直変位が現在の横ずれ

断層に沿って発生したことを明らかにするためには十分な大きさであると考えられる． 

また，縦ずれのスリッケンラインが観測され深度 354 m のスリップ面は，複数の正断

層の活動イベントを経験した可能性がある．8.7 万年前に起こった劇的なテクトニック

な応力場の変化により，断層破壊のメカニズムは正断層主体の運動から横ずれ断層主体

の運動へ変化したと考えられる．その結果，FFDP サイトの場合は，例えば，Fault 354

から Fault 461 に変化するような断層破壊の場所（スリップゾーン）が変化した可能性

があることを示唆している．
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3.7 まとめ 

布田川断層帯の過去と現在の断層運動パターンと 2016 年の熊本地震本震で破壊した

断層およびその周辺岩盤の地質特性や物理特性を明らかにするため，FFDP のデータを

用いて，コア観察結果と物理検層データを再解析し，新たにコア試料と孔壁画像の両方

からき裂の密度と傾斜角を測定した．本章で得られた主な成果は以下の通りである． 
 

(1) 熊本地震本震時に形成された地表地震断層に直交する測線上で掘削された FDP-1孔

と FDB-1 孔のコア試料からは，布田川断層に沿って正断層を示す 200 m 以上の大き

な累積鉛直変位が生じていることが明らかになった．この結果と既往の地質学的研

究を合わせて考察すると，この累積鉛直変位は約 30 万年の期間（中期-後期更新世）

のうち，約 8.7 万年前より前の布田川断層の活動によって形成されたものと考えら

れる．しかし，約 8.7 万年前より後は，2016 年の熊本地震本震と同様の横ずれ断層

レジームが優性の応力場で活断層が活動した．本研究では，約 8.7 万年前に発生し

た Aso-4 火砕流噴火を最後に阿蘇カルデラ形成噴火が終了し，断層レジームに影響

する造構応力場に大きな変化が生じたと解釈した．この解釈は，活火山地域の震源

断層が，マグマ活動やプレート運動によって，活動を変化させることを示唆してい

る．本研究は，日本列島の阿蘇火山地域から得られた知見であり，沈み込み帯にあ

る類似の火山弧にも広く適用できると考えられる． 

(2) FDB-1 孔では，深度約 354 m，461 m，576 m にシャープな断層面を持つ 3 つのダメ

ージゾーンが確認された．Fault 461 では，他の断層に比べてダメージゾーンが広く，

強く破砕されており，他の断層には見られない褐色粘土がダメージゾーン内に多く

確認された．重要な特徴として，Fault 461 では横ずれ断層を示すスリッケンライン

が複数箇所で確認され，Fault 354 では縦ずれ断層を示すスリッケンラインが確認さ

れた．Fault 576 では明確なスリッケンラインは確認されなかった． 

(3) 物理検層で得られた物理特性の深度分布を見ると，3 つのダメージゾーンでは異な

る変化のパターンを示す．Fault 461 では，比抵抗と P 波速度の両方が，深度 451 m

付近から深度 461 m 付近の断層コアに向かって，急激かつ大きく低下し，深度約 461 

m で最も低い値となった．具体的には，Fault 461 では P 波速度が約 4.5 km/s から約

2.5 km/s に低下した． 

(4) 2016 年の熊本地震本震の震源断層の第一候補は，地質学的特徴と物理特性の

深度分布を基に，深度 461 m のダメージゾーンである可能性を示唆した．本震時に

Fault 461 が破壊したと仮定すると，断層上盤の Subunit Vb（塊状安山岩）は下盤の

Subunit Vc や VIa，VIb よりも P 波速度が高いことからヤング率も高いと考えられ，

地震動の伝わる速度が断層上盤では速く，下盤では遅くなることが想定される．そ

のため，活動した断層面の上盤と下盤の地質構造や物理特性の違いは，上盤側（地

表地震断層の北西側）と下盤側で異なる地震動の発生に関連している可能性がある． 
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第 4 章 物理検層データを用いた間隙率推定 
 

 

4.1 はじめに 

布田川断層の破砕帯とその周辺岩盤において，流体が移動する間隙の有無を明らか

にするため，本孔の深度 300～660 m の堆積岩と火山岩類に対して，連続的な間隙率の

深度分布を定量的に評価する必要がある．岩石の物理特性の中で間隙率は，岩石の透

水特性や強度・変形特性などの多くの物性を左右することが知られており，重要な基

本物性の 1 つである．岩石の間隙率を知る方法は，コア試料を用いた室内試験による

直接測定とボーリング孔を利用した現位置での物理検層（密度検層，中性子検層など）

による間接測定がある．コア試料による間隙率は健岩の部分しか測定できないため，

角礫状コアやき裂等でコア試料が採取できない部分の間隙率を取得するために密度・

中性子検層による間隙率の測定や他の検層データによる推定が必要である．そのため，

石油や地熱の開発などの貯留層評価では，間隙率の密度・中性子検層による測定，音

波検層データを用いた推定が行われている（Elnaggar et al., 2018）． 

岩石の間隙率は，音波検層により得られる P 波伝ぱ時間からも推定することができ

る．既往研究では，岩石の室内試験による間隙率測定に基づき，いくつかの推定式が

提案されている（例えば，Wyllie et al., 1956; Tixier et al., 1959; Raiga-Clemenceau et al., 

1988; Kamel et al., 2002; Li et al., 2009）．これらの推定式を基に得られた P 波伝ぱ時間

を用いて岩石の間隙率を推定する方法は，特に，砂岩や泥岩，石灰岩などの堆積岩地

域での貯留層を定量的に評価する方法として広く用いられている（Kassab and Weller, 

2011）．また，稀であるが，低透水性の岩石が分布する火山岩地域においても，P 波

伝ぱ時間を利用した間隙率の推定方法が提案されている（Li et al., 2009）． 

さて，2016 年の熊本地震の本震に際して活動した布田川断層帯の主断層面を貫通し

た布田川断層掘削では，FDB 孔において，コアが連続して採取され，地質構造や断層

破砕の状況が明らかにされた（京都大学, 2018; Shibutani et al., 2022）．また，コア試料

を基にき裂の分布密度が測定された（Shibutani and Lin, 2021）．FDB 孔は FDB-1 孔と

FDB-1R 孔から構成されており，FDB-1 孔は地表から深度 666 m まで鉛直に掘削され，

FDB-1R 孔は FDB-1 孔の深度 454 m から分岐して鉛直深度 692 m まで傾斜約 1°で掘削

された．これらの掘削（図 2.5 の FFDP）では，FDB-1 孔において音波検層を含む物理

検層が実施されたが，密度検層，中性子検層による岩石の連続的な間隙率測定が行わ

れなかった． 
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そこで本研究では，断層活動などによるき裂等でコア試料が採取できず室内試験に

よる間隙率測定が実施できなかった部分を含む FDB-1 孔において，間隙率の連続的な

深度分布を得る目的で，検層データによる間隙率推定を行った．そして，推定した間

隙率は，健岩部のコアで測定された間隙率と比較した．用いる検層データは，間隙率

の推定の予備的な検討（澁谷ほか, 2021）から岩石の間隙を満たしている間隙水の比抵

抗値に影響される電気検層データより，実際に近い岩石の間隙率を示すという点で有

望と判断された音波検層データとした．なお，澁谷ほか（2021）で予備的な検討とし

て，電気検層データを用いた間隙率の推定については，参考として 4.7 節にとりまと

めた． 

なお，本章の内容は，FFDP のデータ（京都大学, 2018）を用いて検討を行った澁谷

ほか（2022, 印刷中 a）に一部改訂を加えたものである． 
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4.2 間隙率推定に用いる物理検層データと岩質区分 

4.2.1 間隙率推定に用いる物理検層データ 

物理検層データは，FFDP の FDB-1 孔で取得された音波検層および比抵抗検層のデ

ータ（京都大学, 2018）を用いた．物理検層は深度 302～383 m と深度 399～662 m の

区間で実施できているが，深度 383～399 m では孔壁崩壊対策の保護管設置によりデ

ータが欠測している．間隙率の推定に用いた P 波伝ぱ時間を得る音波検層では，1 つ

の超音波送信器と 4 つの受信器（送信器からそれぞれ 60 cm，80 cm，100 cm，120 cm

の離れた位置に配置）で構成された測定プローブが使用された．P 波速度は，送受信

器間の異なる複数の波形から相関の度合いを表す指標のセンブランス値を算出し，求

められた P 波伝ぱ時間から換算した 1.2 m 区間の平均的な値である．音波検層で得ら

れた 1 m あたりの P 波伝ぱ時間，P 波速度（Vp）の深度分布は，データの測定環境（孔

壁拡大）を示すキャリパー検層の結果，地質特性を反映する電気検層から得られたロ

ングノルマル比抵抗（RLN）の深度分布と併せて図 4.1 に示す．各検層データの取得間

隔は 10 cm である． 
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図 4.1 FDB-1 孔における岩相(a)と岩石種(b)，物理検層パラメータの深度分布．図は京都大学（2018）を引用・改変した．図の左から順

に，孔径(c)，音波伝ぱ時間(d)，P 波速度(e)，比抵抗(f)を示す． 
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4.2.2 間隙率推定に関係する岩質区分 

調査地の地質は，第四紀更新世の堆積岩および先阿蘇火山岩類（安山岩質の塊状溶

岩，自破砕を伴う溶岩，クリンカー）の多種の岩石からなる複雑な構造である．FDB-

1 孔のコアリングの開始深度 302 m 以深では，深度 302～354 m と深度 514～666 m に

堆積岩，深度 354～514 m に火山岩類が分布する（図 4.1）．深度 354 m，深度 461 m，

深度 576 m には，布田川断層帯の断層があり，火山岩類が分布する区間ではき裂の密

度が高くなっている（京都大学, 2018; Shibutani and Lin, 2021）．以下では，FDB-1 孔

で確認された堆積岩と火山岩類の岩種，岩質と P 波速度について，間隙率の推定に関

連する主な地質特性を既往研究のコア観察の結果（京都大学, 2018; Shibutani and Lin, 

2021）と図 4.1 に基づき述べる． 

 

(1) 堆積岩 

深度 302～317 m の主にシルト岩からなる区間では，Vp=2 km/s 程度，深度 317～328 

m の火山礫凝灰岩では，Vp=2.0～2.5 km/s の低い値を示す．これらの地層では，キャ

リパー検層の結果から全体に孔壁拡大が認められ，火山礫凝灰岩では孔径が掘削ビッ

トの直径 98.4 mm から約 125 mm まで拡大している．深度 328～354 m の礫岩層（礫岩

Ⅰ）は，礫径 10～30 cm の安山岩の円礫を多く含む固結度の低い礫岩で，Vp=2.5～3.0 

km/s の値を示す．深度 354 m にある断層の付近では，Vp が 2 km/s 以下に低下する． 

深度 514～562 m の礫岩層（礫岩Ⅱ）は，礫径 10～30 cm の安山岩の円礫，礫径 10 

cm 以下の緑色片岩の亜円～角礫を含む礫岩で，シルト岩の薄層や礫径 50～100 cm の

巨礫が稀に存在し，Vp が 2.0～3.5 km/s の範囲で変化する．深度 562～666 m の凝灰質

礫岩層（礫岩Ⅲ）は，礫径 10 cm 以下の安山岩の亜円～角礫を主に含み，深度が大き

くなるにつれて，火山噴出物のスコリア礫の密度が高くなる傾向がある．Vp も同様

に，深度が大きくなるにつれて，2.5 km/s から 3.0 km/s に漸増する傾向がある．礫岩

Ⅲの中の深度 576 m の断層（Fault 576）箇所では，Vp の値に明瞭な変化は見られない． 

 

(2) 火山岩類 

火山岩類は，安山岩質で，異なる深度区間において異なる岩質を示す．深度 354～

383 m（上部）と深度 457～514 m（下部）は自破砕を伴う溶岩で，主に自破砕部と板

状溶岩部からなる．自破砕を伴う溶岩は，厚さ数 m の板状溶岩部に角礫状の自破砕部

やクリンカーを伴い，全体に不均質な岩質である．間隙率に影響する火山岩特有のガ

スの抜け跡（発泡孔）が塊状溶岩よりも多く認められ，多孔質である．火山活動の影

響と考えられる熱水変質箇所も多く，自破砕を伴う溶岩のVpは 2.5～3.0 km/sを示し，

P 波速度が塊状溶岩より低い中硬岩程度の岩石である．上部は粘土化を伴う強い変質
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を受けた自破砕部が多く，き裂の密度は 4 本/m 未満である．下部はき裂の密度が全体

に 4～10 本/m の区間が多くあり，上部より高い傾向がある．一方，深度 383～457 m

（中部）は塊状溶岩で，発泡の程度が弱く緻密なものが多く，角礫状の自破砕部を伴

わない均質な岩質の溶岩である．塊状溶岩は，Vp が 3.0～5.0 km/s の高い値を示す硬

岩に相当する岩石である．き裂の密度は，音波検層が実施できなかった深度 383～399 

m を除いて全体に 4～14 本/m であり，自破砕を伴う溶岩の下部（深度 457～514 m）

と同様に高い．深度 461m に存在する断層（Fault 461）では，Vp が顕著に低下する． 

 

  



 

71 
 

4.3 音波伝ぱ時間からの間隙率の推定方法 

音波検層データを用いた間隙率の推定式は，堆積岩や火山岩などの岩種，岩石の固

結度を考慮したものなど，複数の推定式が既往研究で提案されている（例えば，Wyllie 

et al., 1956; Tixier et al., 1959; Raiga-Clemenceau et al., 1988; Kamel et al., 2002; Li et al., 

2009）．本研究における間隙率の推定対象となる地質は，第四紀更新世の堆積岩と火

山岩類が混在する複雑な構造を呈している．さらに，布田川断層の活動に伴うと考え

られる破砕の影響を受けており，構成岩石にはき裂の密度が高い箇所やき裂に粘土を

挟在する箇所が存在する．したがって，堆積岩と火山岩類に分けて，以下に示す複数

の間隙率の推定方法を試みた． 

 

(1) 堆積岩 

堆積岩の間隙率の推定式は，均質で固結した砂岩を用いて作成した Wyllie et al. 

(1956) の式 (4.1) が良く知られている． 

 

tmatf

tmat
W Δ−Δ

Δ−Δ
=ϕ  (4.1) 

 

式 (4.1) の記号は， Wϕ ：音波検層から求めた間隙率（下付き文字 W は Wyllie et al.

の式によるものを示し，以下も同様とする），Δt：P 波の伝ぱ時間，Δtma：岩石の構成

粒子（マトリックス）の伝ぱ時間，Δtf：間隙流体の伝ぱ時間である．なお，ここおよ

び後述の伝ぱ時間は，すべて単位距離における伝ぱ時間である． 

Raiga-Clemenceau et al. (1988) は，Raymer et al. (1980) の多くの砂岩データに石灰岩

およびドロマイトなどの堆積岩のデータを加えて式 (4.2) を導いた． 

 
x

t

tma
R

1

1 







Δ

Δ
−=ϕ  (4.2) 

 

式 (4.2) の x はマトリックス固有の指数である．Kamel et al. (2002) は，この x とマ

トリックスの伝ぱ時間 Δtma との関係を整理し，x = 55.196 × 8843.0−Δtma を導いた．さらに，

間隙率の推定式として，式 (4.1) と式 (4.2) を掛け合わせて式 (4.3) を導き，この式

を用いた推定間隙率とコア試料の測定間隙率を比較し，その有用性を示した（Kamel et 

al., 2002）． 
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tmatf
x

t

x
tma

x
ttmat

K Δ−ΔΔ
Δ−ΔΔ−Δ=ϕ  (4.3) 

 

ここで，式 (4.1) ～式 (4.3) の対象とする岩石は，硬質な固結度の高い堆積岩であ

る．固結度の低い岩石にも適応させるために頁岩の固結の度合いを基に求められる Cp

という固結度に関する係数を式 (4.1) に追加した Tixier et al.の式 (4.4) がある（Tixier 

et al., 1959; Raymer et al., 1980）． 

 

Cptmatf

tmat
T

1×
Δ−Δ
Δ−Δ

=ϕ  (4.4) 

 

Cp は，Cp = (Δtsh×C)/100 で求まる．この式中の Δtsh は頁岩における P 波の平均伝ぱ

時間，100 は固結した頁岩の P 波伝ぱ時間（µs/ft）で，C は Tixier et al. (1959) により

頁岩の固結度に関する変数係数として提案されたものである．  

本研究の対象岩石は，第四紀の堆積岩であるため，岩石の固結度が低い半固結の状

態である．固結度を考慮した式 (4.4) は，本研究の対象岩石に対して適用性が高いと

考えられる．しかしながら，式 (4.4) で使用されている式 (4.1) は，P 波伝ぱ時間と岩

石ごとに異なる間隙特性との関連付けが行われていない．そこで本研究では，固結度

に関する係数 Cp を適用した Tixier et al.の式 (4.4) と，複数種の堆積岩に対してマト

リックス固有の指数 x を適用して P 波伝ぱ時間と岩種に応じた間隙特性との関連付け

が行われた Raiga-Clemenceau et al.の式 (4.2) を，式 (4.3) を導いた Kamel et al. (2002) 

と同様に相乗平均し，固結度だけでなく岩種ごとの間隙特性が反映される効果を期待

して式 (4.5) を新規提案する．推定式 (4.5) から求めた間隙率は New を意味する Nϕ

と呼ぶ． 

 

Cptmatf
x

t

x
tma

x
ttmat

N
1
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1

11

×
Δ−ΔΔ

Δ−ΔΔ−Δ=ϕ  (4.5) 

 

深度区間 302～354 m と 514～662 m の堆積岩の間隙率は，式 (4.1) ～式 (4.5) を用

いて算出した．推定式で使用するパラメータは，Δtma =182 µs/m（砂岩の一般値，Raiga-

Clemenceau et al., 1988），Δtf =620 µs/m（泥水ろ過水の一般値，Schlumberger, 1991）を

用いた．Δt は音波検層から得られた P 波伝ぱ時間の値である．Cp は，Δtsh の値を深度

区間 302～316 m のシルト岩の平均値から計算して Δtsh =559 µs/m，C は Makar and Kamel 

(2011) と同様に Hilchie (1978) の提案である C =1.0 を採用して Cp =1.7 とした． 
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(2) 火山岩類 

火山岩地域おいて，P 波伝ぱ時間と間隙率の関係を整理して導いた推定式として Li 

et al.の式がある．Li et al. (2009) は，火山岩である流紋岩のコア試料を用いて式 (4.6) 

を提案した．そして，70 本もの坑井において，式 (4.6) からの推定間隙率を前述の式 

(4.1) や式 (4.2) などの推定式を用いた推定間隙率およびコア試料の測定間隙率と比

較し，式 (4.6) が安山岩を含む火山岩の間隙率を高い精度で推定できることを確認し

た（Li et al., 2009）．式 (4.6) で求まる間隙率の単位は%で，間隙率 1.5～15%の岩石

に対しての有用性が確認されている（Li et al., 2009）． 

 









Δ
Δ

=
tma

t
L ln45.45ϕ  (4.6) 

 

深度 354～514 m の火山岩類の間隙率は，安山岩の地層でも有用性が確認されてい

る式 (4.6) を用いて算出した．また，同深度区間の火山岩類は，硬岩の塊状溶岩，中

硬岩の自破砕を伴う溶岩であるため，硬質な岩石を対象とした前述の式 (4.1) ～式 

(4.3) でも間隙率を算出した．推定式で使用するパラメータは，Δtf は堆積岩と同様に

620 µs/m，Δtma は 178 µs/m（安山岩の一般値，Li et al., 2009）を用いた．Δt は音波検層

から得られた P 波伝ぱ時間である． 
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4.4 音波伝ぱ時間からの間隙率の推定結果 

音波検層から推定した間隙率 Sϕ （音波検層（Sonic log）データを用いた推定間隙率

を統合的に Sϕ と呼ぶ）の値を表 4.1 および表 4.2 に示す． 

 

表 4.1 堆積岩と火山岩類の音波検層から推定した間隙率．SD は標準偏差，N はデー

タ数を示す． 

 
 

 

表 4.2 火山岩類中の塊状溶岩，自破砕を伴う溶岩，板状溶岩の音波検層から推定し

た間隙率．SD は標準偏差，N はデータ数を示す． 
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4.5 推定間隙率 φSonic とコア測定間隙率 φCore の比較 

音波検層から推定した間隙率 Sϕ の値の妥当性を検証するため，コア試料を用いて測

定された間隙率の値と比較を行った．コア試料の測定間隙率（ Cϕ と呼ぶ）は，FDB-1

孔と FDB-1R 孔のコア試料を用いて浮力法（Franklin, 1979）で測定された間隙率（佐

野ほか, 2021）を用いた．音波検層から推定した間隙率 Sϕ は，コア試料と同じ深度で

得られた Δt を用いて算出した． 

 

(1) 堆積岩 

コア試料を用いて測定された堆積岩の間隙率 Cϕ は，シルト岩，砂岩，礫岩，火山礫

凝灰岩および凝灰質礫岩を対象として計 19 試料で得られている（佐野ほか, 2021）．

測定間隙率 Cϕ は 25.8～67.0%の幅広い範囲の値である．各推定式から得られた推定間

隙率 Sϕ ，コア試料の測定間隙率 Cϕ と併せて，両者の差 CS ϕϕ − を表 4.3 に示す．  
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表 4.3 堆積岩と火山岩類の測定間隙率 Cϕ と推定間隙率 Sϕ の比較．SD は標準偏差，N はデータ数を示す．測定間隙率は佐野ほか（2021）

のデータを用いた． 

 

 
 

(%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%)
Range 25.8~67.0 36.7~94.3 8.0~42.3 32.9~52.7 −14.3~14.3 34.7~70.5 3.5~22.4 21.5~55.4 −11.6~6.7 26.6~54.0 −12.9~9.2 - -
Mean 37.2 57.3 20.1 41.0 3.8 48.3 11.1 33.7 −3.6 37.0 −0.2 - -
SD 11.6 20.6 - 7.1 - 12.8 - 12.1 - 9.8 - - -
Range 3.5~27.2 8.0~64.0 0.9~52.8 10.6~44.5 3.8~36.6 9.2~53.4 2.3~43.9 - - - - 8.2~43.2 0.4~34.8
Mean 11.2 34.1 22.9 29.6 18.4 31.6 20.4 - - - - 26.6 15.4
SD 6.5 17.7 - 11.0 - 14.1 - - - - - 11.3 -

Li

Sedimentary
 rocks
(N=19)

Volcanic
 rocks
(N=32)

Equation model Wyllie Raiga Kamel Tixier New

WϕCϕ Rϕ Kϕ Tϕ Nϕ LϕCW ϕϕ − CR ϕϕ − CK ϕϕ − CL ϕϕ −CT ϕϕ − CN ϕϕ −
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各推定式の CS ϕϕ − に着目すると，Wϕ と Kϕ は， Cϕ より間隙率が高くなる傾向がある．

Rϕ は， Cϕ との差の平均値が 3.8%で， Wϕ と Kϕ の場合と比べると，差が小さくなって

いる．一方， Tϕ と Nϕ の Cϕ との差の平均値は，それぞれ−3.6%と−0.2%である．この 2

つの間隙率は，固結度を考慮した Cp を用いた推定式を使用しており，類似の傾向を

示す． Nϕ と Cϕ の差の平均値が絶対値で見れば最も小さく，推定結果とコアの実測値

が最も近いことが確認された． 
次に， Sϕ と Cϕ の相関性を評価するため，各推定式で求めた Sϕ と Cϕ の関係を図 4.2

に示す． Tϕ と Nϕ では，決定係数 R2 がそれぞれ，0.80 と 0.83 で， Nϕ で相関が高いこと

がわかる． Sϕ と Cϕ の比較の結果， Nϕ が Cϕ と最も相関性が良いことから，FDB-1 孔の

堆積岩が分布する区間の間隙率の深度分布は， Nϕ で推定することとした． 

 

 
図 4.2 堆積岩における Cϕ と Sϕ の関係．実線と破線はそれぞれ Nϕ と Tϕ の線形近似線

であり，R2 は決定係数を示す． 

 

 

(2) 火山岩類 

コア試料を用いて測定された火山岩類の間隙率 Cϕ は，安山岩を対象に計 32 試料で

得られている（佐野ほか, 2021）．安山岩は岩質から分類した塊状溶岩，自破砕を伴う

溶岩（自破砕部，板状溶岩部）を含む．測定間隙率 Cϕ は 3.5～27.2%の範囲の値である

（表 4.3）．  
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各推定式で Sϕ と Cϕ を比較すると，すべての推定式で， Sϕ が Cϕ よりも高くなる傾向

がある．推定した間隙率 Sϕ の中では， Lϕ と Cϕ の差の平均値が最も低く，推定結果と

コアの実測値が最も近いことが確認された．しかしながら，その値は 15%以上であり，

堆積岩で算出した平均値の差より大きい．そこで，間隙の性状が異なると考えられる

均質で緻密な塊状溶岩，自破砕を伴う溶岩の角礫状の自破砕部と多孔質な板状溶岩部

に分けて，各岩質の Sϕ ， CS ϕϕ − を表 4.4 に示す．いずれの岩質においても Lϕ が Cϕ に最

も近いことが確認された．塊状溶岩は， Lϕ と Cϕ の差の平均値が 5.1%で，推定結果と

コアの実測値が最も近い結果である．一方，自破砕を伴う溶岩の自破砕部と板状溶岩

部では， Lϕ と Cϕ の差の平均値がそれぞれ 14.7%と 23.3%であり，推定結果がコアの実

測値より高い値である．間隙率の推定に使用した式 (4.6) では，間隙率が 1.5～15%での

有用性が Li et al. (2009) により確認されているが，15%を超える推定値に対して検証

が行われていない．そこで，推定間隙率が高くなった原因について，火山岩類の岩質

とき裂に着目して考察した結果を以下に述べる． 

 
表 4.4 火山岩類中の塊状溶岩，自破砕を伴う溶岩，板状溶岩の測定間隙率 Cϕ と推定

間隙率 Sϕ の比較．SD は標準偏差，N はデータ数を示す．測定間隙率は佐野ほか

（2021）のデータを用いた． 

 
 

 
コア試料で測定された Cϕ は，角礫状の自破砕部で 15.4～27.2%，多孔質な板状溶岩

部で 3.7～22.0%であり，塊状溶岩の間隙率より明らかに高い（表 4.4）．この結果は，

自破砕溶岩や多孔質な溶岩，変質した溶岩では，緻密な塊状溶岩より高い間隙率であ

ること（Sruoga et al., 2004; Saar and Manga, 1999; Navelot et al., 2018）と調和的であり，

FDB-1 孔の自破砕を伴う溶岩が高い間隙率を有していると考えられる．また，間隙率

が高くなる要因として，開口き裂の存在が挙げられる． Lϕ の推定で使用した音波検層

データ（Δt）は，約 1m の深度区間の孔壁周囲の岩盤状況を反映したもので，き裂の間

隙を含むデータであり，FDB-1 孔の塊状溶岩と自破砕を伴う溶岩は，共に破砕帯内の

(%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%) (%)
Range 3.5~13.4 8.0~24.0 0.9~15.1 10.6~25.1 3.8~16.2 9.2~24.5 2.3~15.6 8.2~21.2 0.4~12.3
Mean 8.5 14.3 5.8 16.9 8.4 15.5 7.0 13.7 5.1
SD 3.3 4.6 - 4.2 - 4.4 - 3.7 -
Range 15.4~27.2 45.1~64.0 22.0~36.8 37.2~44.5 14.1~22.2 41.0~53.4 17.9~26.2 34.1~43.2 11.1~19.2
Mean 22.5 51.3 28.8 39.7 17.1 45.1 22.6 37.2 14.7
SD 5.1 8.7 - 3.4 - 5.7 - 4.2 -
Range 3.7~22.0 22.4~60.2 12.7~52.8 24.0~43.2 14.3~36.6 23.2~51.0 13.5~43.9 20.1~41.5 10.4~34.8
Mean 10.3 44.6 34.3 36.5 26.2 40.3 30.0 33.6 23.3
SD 5.7 10.1 - 5.1 - 7.4 - 5.7 -

Autobrecciated
 lava (N=4)

Sheet lava
(N=16)

Equation model Wyllie Raiga Kamel Li

Massive lava
(N=12)

WϕCϕ Rϕ Kϕ LϕCW ϕϕ − CR ϕϕ − CK ϕϕ − CL ϕϕ −
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き裂が多い区間に分布しているためである．本研究で得た Lϕ は Cϕ と比較して，塊状

溶岩で 5%程度，自破砕を伴う溶岩の自破砕部で 15%程度，板状溶岩部で 20%程度の

高い値となった．さらに，塊状溶岩よりも自破砕を伴う溶岩の自破砕部と板状溶岩部

で間隙率の増加が大きいことが判明した．均質で緻密な塊状溶岩において間隙率の増

加が確認されたことは，コア試料の測定では評価できない開口き裂の存在を反映した

可能性が高いことを示唆している．Xu et al. (2016) がき裂間隙率を音波検層と密度検

層のデータを用いて算出できるとしていることは，同様に音波検層データがき裂の間

隙を反映すると考えているからである．き裂を有する岩盤では，き裂幅が音波の波長

より小さいき裂内での多重反射による波の重畳現象が指摘されている（佐々・渡辺, 

1988）．音波検層の P 波伝ぱ時間はその影響を受ける可能性があるが，その影響の程

度は不明である．以上より，火山岩類の推定間隙率がコア試料の測定間隙率より高く

なった原因として，塊状溶岩では主にき裂の影響が考えられる．そして，自破砕を伴

う溶岩では，き裂の影響を受けていることに加えて，コア試料で測定できないような

熱水変質箇所や自破砕の角礫状構造の存在も推定間隙率が高くなった原因として考え

られる．特に，塊状溶岩の区間と同様に自破砕を伴う溶岩の下部（深度 457～514 m）

では，き裂の密度が全体に 4～10 本/m の区間が多く（Shibutani and Lin, 2021），き裂

の影響を受けていると考えられる． 
次に， Sϕ と Cϕ の相関性を評価するため，各推定式で求めた Sϕ と Cϕ の関係を図 4.3

に示す．推定式の相関性の評価は， CS ϕϕ − が小さく，間隙率への影響が主にき裂間隙

と考えられた塊状溶岩の間隙率を用いて行った．すべての推定式で，決定係数 R2 が

0.22～0.34 と低く， Sϕ と Cϕ の間に堆積岩のような明瞭な相関性が見られなかった．こ

れは，推定値はき裂間隙を含んでいるのに対して，コア試料の測定値はそれを含まな

いためであると考えられる．次節では，FDB-1 孔の火山岩類が分布する区間の間隙率

の深度分布を推定結果がコアの実測値に最も近い値となった Lϕ で推定することとし

た． 
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図 4.3 火山岩類中の塊状溶岩における Cϕ と Sϕ の関係． 
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4.6 音波検層データからの推定間隙率の深度分布 

深度区間 302～662 m の堆積岩と火山岩類に対して，コア測定のある深度のみにお

ける各推定式による Sϕ と Cϕ の深度分布を図 4.4c，前述でコア試料の測定間隙率に最

も近い値を示すと判断した式 (4.5) と式 (4.6) で推定した Sϕ （堆積岩： Nϕ ；火山岩類：

Lϕ ）の連続的な深度分布を図 4.4d に示す．以下では，FDB-1 孔の間隙率の深度分布を

図 4.4d に基づき詳述する． 

深度 302～354 m の堆積岩の間隙率は，岩相に依存した深度分布である．シルト岩と

火山礫凝灰岩では 50%程度の間隙率を示し，礫岩の薄層（深度 311 m 付近）が分布す

る箇所では間隙率が 30%近くまで低下する．礫岩 I は 30%程度の間隙率を示し，礫岩

中に安山岩礫が多い箇所では間隙率が 20%程度の低い値（深度 345 m 付近）になる． 

深度 354～514 m の火山岩類の間隙率は，塊状溶岩と自破砕を伴う溶岩（自破砕部，

板状溶岩部）で明瞭に異なる．塊状溶岩では，全体に 15%程度の値を示し， Lϕ が Cϕ

より約 5%高い．均質で緻密な塊状溶岩の岩質を反映した間隙率だけでなく，開口き裂

の存在により全体に間隙率が僅かに高くなっていると考えられる．深度 425 m 付近の

間隙率が 20%以上に上昇する箇所は，コア観察からのき裂の密度が 10～14 本/m と高

く（Shibutani and Lin, 2021），開口き裂が多いために間隙率が大幅に上昇していると

考えられる．自破砕を伴う溶岩では，全体に 30～40%の高い間隙率を示し， Lϕ が Cϕ

より 10～35%高い．板状溶岩部が連続して分布する箇所では，間隙率が局所的に 5～

30%に低下する．自破砕を伴う溶岩が分布する区間では，コア試料で測定できないよ

うな熱水変質や自破砕の角礫状構造を伴う岩質と開口き裂の存在により，推定間隙率

が全体にコア試料の測定間隙率より高くなっていると考えられる． 

深度 514～662 m の堆積岩の間隙率は，礫岩 II では 20～40%の範囲で変化し，深く

なるにつれてわずかに低下する傾向がある．シルト岩の薄層（523 m 付近）が分布す

る箇所では間隙率が 45%近くまで上昇する．凝灰質礫岩 III では間隙率の変化は他の

岩相と比べると乏しく，深度 576 m の断層付近で 30%程度の間隙率を示す．
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図 4.4 間隙率の深度分布．(a) は岩相，(b) は岩石種，(c) は各推定式から推定した推定間隙率 Sϕ と測定間隙率 Cϕ の深度分布，(d) は最

適推定式からの連続推定結果を示す． 
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4.7 電気検層データを用いた間隙率の推定 

ここでは，間隙率の推定で予備的な検討として澁谷ほか（2021）により報告された

内容を基に，電気検層データを用いた間隙率の推定について述べ，推定結果を基に比

抵抗による間隙率の推定の際の課題等をとりまとめた． 

 

 

4.7.1 比抵抗からの間隙率の推定方法 

電気検層の比抵抗からの間隙率の推定は，音波検層からの間隙率の推定と同様，油

層評価を目的とした研究で発展したことで，砂岩や石灰岩などの堆積岩を対象とした

ものが一般的である．比抵抗からの間隙率の算出では，Archie (1942) の式 (4.7) が良

く知られている． 

 

mf
res R

R
a

1









=ϕ  (4.7) 

 

式 (4.7) の記号は，𝜑res：電気検層から求めた間隙率，a：迂回係数，m：膠結係数，

Rf：間隙水の比抵抗値，R：電気検層の比抵抗値である． 

また，Glover et al. (2000) は，Archie の式が岩石の基質部を絶縁体とみなしているこ

とから，岩石の基質部の導電性を考慮した式 (4.8) を提案している． 

 

m
lseff

m
ϕσϕσσ ϕϕ +−= −− ))1log(/)1(log()1(  (4.8) 

 

式(4.8)の記号は，σeff：岩石の電気伝導度，σs：岩石の基質部の電気伝導度，σl：間隙

水の電気伝導度，𝜑：間隙率，m：膠結係数である．式 (4.8) は修正 Archie の式と呼ば

れており，σsの電気伝導度を 0 Ωm にすることで，Archie の式と同じ考え方の式とな

る． 

ここで，式 (4.7) は間隙率が 10～40%の均質で固結した砂岩，塩化ナトリウム 溶液

濃度 20,000～100,000 mg/L の間隙水を用いた実験で導かれた経験式である．Archie の

実験で使用された間隙水は海水程度の比抵抗である．一方，FDB-1 孔では，電気検層

が実施された約 2 年後の 2020 年 3 月に孔内から揚水した地下水の比抵抗が 58.82 Ωm 

(20.4℃) であり，Archie の実験と間隙水の比抵抗に大きな違いがある．間隙水の比抵

抗が高い場合，Archie の式の岩石の比抵抗Rと間隙水の比抵抗Rfとの比例関係がなくな
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り，R がほぼ一定の値を示すと言われている（例えば，千葉・熊田, 1994; 関根ほか, 1996; 

鈴木, 2003）．また，岩石の比抵抗は，岩石の基質部の導電性，電気特性に影響する粘

土鉱物含有量，間隙表面での電気二重層や表面伝導現象の影響を受けると言われてい

る（例えば，千葉・熊田, 1994; 関根ほか, 1996; 鈴木, 2003; 渡辺, 2005）．そのため，

FDB-1 孔では，得られていない粘土鉱物含有量や陽イオン交換容量などの補正パラメ

ータが必要で，さらに，間隙水の比抵抗が高いために，a と m の定数だけでは間隙率

を適切に推定できない可能性がある．本研究では，試験的に式 (4.7) を用いて間隙率

を算出した．採用した推定式のパラメータは，a=1，m=2，Rf は FDB-1 孔から揚水した

地下水の比抵抗 58.82 Ωm とした． 

 

4.7.2 比抵抗からの間隙率の推定結果 

堆積岩および安山岩の区間の式 (4.7) で推定した間隙率は，約 30%以上を示し，多

くの深度で 100%を超過する値となった（図 4.5c）．図 4.5c では，ショートノルマル

比抵抗から推定した間隙率を黒点，ロングノルマル比抵抗から推定した間隙率を緑点

としている．堆積岩からなるシルト岩層，火山礫凝灰岩層，礫岩Ⅱおよび礫岩Ⅲでは，

間隙率が 40%以上の高い間隙率を示し，推定式の適用範囲外の値で，多くの深度で間

隙率 100%を超過する値を示す．礫岩Ⅰでは，間隙率 40～60%の範囲で変化し，全体に

間隙率 50%程度を示す．安山岩の間隙率は，上部の自破砕溶岩を伴う変質した安山岩

区間（深度 354～387 m），中部の塊状溶岩の区間（深度 387～457 m），下部の自破砕

溶岩を伴い多亀裂な安山岩区間（深度 457～514 m）で，それぞれ異なる間隙率の深度

分布を示す．上部の区間では，間隙率 30～60%の値で変化し，最上部の断層（Fault 354）

付近では間隙率が上昇する傾向が見られる．中部の区間では，間隙率 30%程度の一定

の値を示す．下部の区間では間隙率の変化幅が大きく，RSN からの推定値が 30～90%，

RLN からの推定値が 40～80%である．また，深度 475～485 m 区間は，間隙率 40%程度

の概ね一定の値を示す． 
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図 4.5 比抵抗による推定間隙率の深度分布．(a) は岩相，(b) は岩石種，(c) は比抵抗から推定した推定間隙率 resϕ の深度分布を示す．

SN と LN はそれぞれショートノルマル（short normal）とロングノルマル（long normal）を意味する．(d) は音波検層から推定した推

定間隙率 Sϕ と測定間隙率 Cϕ の深度分布（図 4.4d と同じ図）を示す． 
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4.7.3 電気検層データからの推定間隙率の評価 

電気検層からの間隙率の推定では，堆積岩の間隙率が推定式の適用範囲上限の 40%

以上を示し，100%を超過する深度が多く見られた．音波検層から推定した礫岩と凝灰

質礫岩の間隙率が全体に 30～40%と高いことを考慮すると，Archie の実験で使用され

た間隙水（海水程度の水）と異なる比抵抗の間隙水（地下水）が岩石中で高い割合に

なったため，岩石の比抵抗が Archie の式に従わない状態になっていると考えられる．

また，FDB-1 孔には，導電性鉱物や粘土鉱物を含むと考えられる火山起源の砕屑物か

らなる堆積岩，変質による粘土化や断層破砕の影響と思われる亀裂を伴う火山岩が分

布する．これらの条件において間隙率を推定する場合，孔隙表面における電気二重層

や表面伝導現象を考慮し，Archie の式を複数の項目に対して補正しなければ正しい間

隙率を求めることは難しいと考えられる．しかしながら，安山岩の塊状溶岩が分布す

る区間では，間隙率が𝜑res=30%程度の概ね一定の値で，音波検層から推定した𝜑s=15%

程度よりやや高い値であった．安山岩は僅かに導電性鉱物を含む可能性があるが，緻

密な岩質の塊状溶岩では，高い比抵抗の間隙水による影響が小さいと考えられ，Archie

の式の補正により正しい間隙率を推定できる可能性がある． 

本研究では，迂回係数 a と膠結係数 m の値として，それぞれ a=1，m=2 の一般値を

用いて間隙率の推定を行った．迂回係数 a は，Arche の式 (4.7) の特性上，間隙率の

値に大きく影響する．a は屈曲度（tortuosity factor）とも呼ばれ，多くの研究者がこの

値について研究を行っており，一般には a=1 とされている（Le Pennec et al., 2001）．

一方で，岩石コアと検層データを基に間隙率を推定した研究で，a≠1 の値を採用して

いる事例もある（Azar et al., 2008）．多孔質岩の空隙の蛇行性や細孔径分布を定量的

に評価し，a を適切に評価できれば正しい間隙率を推定できる可能性があると考えら

れる．そこで，ここでは安山岩の間隙率をについて，式 (4.7) の a と m の値を変化さ

せて，比抵抗からの推定間隙率（φres LN）が音波検層から推定した間隙率（φsonic= Lϕ ）

およびコア試料の測定間隙率（φcore）の値にどの程度近い値に変化するかを検討した．

対象とした深度は，塊状溶岩と自破砕を伴う溶岩（自破砕部と板状溶岩部）の安山岩

の 3 つの代表的な岩質が出現する深度とした．a と m の値は，既往研究で想定されて

いる 0.5≦a≦2.5，1.3≦m≦2.5 の範囲（例えば，藤井ほか, 2000）を参考にして，a の

値を 0.5 と 1.0，m の値を 1.3，1.5，2.0 に変化させた．その結果，φres LN は，安山岩の

岩質によらず，a=0.5 と a=1.0 の両ケースで m の値を小さくするほど，φsonic に近い値

を示した（図 4.6）．また，a=0.5 と a=1.0 の違いでは，a=0.5 のケースで φres LN が φsonic

に近い値を示す結果となった．これらの結果から，a と m の値を変化させた場合，比

抵抗から推定した間隙率は，φsonic や φcore に近い値を示すが，傾向として φsonic よりやや

高い間隙率を示すことが明らかとなった． 
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図 4.6 a と m の値を変化させた場合の間隙率（φres）．(a)と(b)はそれぞれ，a=0.5 と

a=1.0 での計算結果である．コア試料の測定間隙率（φcore）は，佐野ほか (2021)

の測定データを用いた． 

 

 

以上の検討結果をまとめると，電気検層からの間隙率の推定では，堆積岩のほとん

どが推定式の適用範囲上限の 40%以上を示し，一部 100%を超過する間隙率となった．

この結果は，岩石の間隙が高い比抵抗の間隙水で満たされていることが原因と考えら

れる．．安山岩の塊状溶岩では，比抵抗からの間隙率が音波検層からの比抵抗に近い

値を示し，a と m の値を変化させることで，より測定間隙率に近い推定値を得ること

ができることが明らかとなった．しかしながら，FDB-1 孔では，電気検層の比抵抗よ

り音波検層の音波伝ぱ時間からの推定間隙率の方が実際に近い岩石の間隙率を推定す

ることができると考えられる． 
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4.8 まとめ 

本研究では，断層活動などによるき裂等でコア試料が採取できなかった部分を含む

FDB-1 孔において，間隙率の連続的な深度分布を得る目的で，音波検層から推定した

間隙率とコア試料を用いて測定された間隙率の比較を行い，FDB-1 孔に出現する堆積

岩と火山岩類に対してコア試料の測定間隙率に最も近い値を示す音波検層データを用

いた間隙率の推定式を決定し，FDB-1 孔の深度区間 300～660 m の間隙率の連続的な

深度分布を明らかにした．本章で得られた主な成果は以下の通りである． 
 

(1) 堆積岩の間隙率は，本研究で新規提案した岩種と固結度を考慮できる推定式 (4.5) 

から推定した．この新提案式で推定した間隙率は，比較検討した推定式の中で，コ

ア試料の測定間隙率と最もよく合う．そして，FDB-1 孔のコア試料の測定間隙率

がない区間を含めた連続的な間隙率分布を明らかにした．推定した間隙率は，深度

300 m 付近のシルト岩と火山礫凝灰岩で 50%程度，他の礫岩と凝灰質礫岩で 20～

40%の高い値を示し，深度 660 m まで高い間隙率の地層が連続的に分布すること

が判明した． 

(2) 火山岩類の間隙率は，Li et al.の推定式 (4.6) から推定した．火山岩類では，塊状溶

岩で 15%程度，自破砕を伴う溶岩（自破砕部，板状溶岩部）で 30～40%の推定間

隙率を示し，火山岩類の中でも岩質の違いにより間隙率が異なることを明らかに

した．推定式 (4.6) で推定間隙率が 15%以上の高い値になったことから，間隙率

に影響する岩質の違いを考察した．その結果，自破砕を伴う溶岩では，火山岩特有

の発泡組織や熱水変質箇所，自破砕の角礫状構造の存在により，推定間隙率が高く

なったと考えられた． 

(3) 火山岩類では，音波検層からの推定間隙率とコア試料の測定間隙率との比較から，

開口き裂の存在によると考えられる間隙率の増加が確認された．間隙率の増加は，

塊状溶岩で 5%程度，自破砕を伴う溶岩の自破砕部で 15%程度，板状溶岩部で 20%

程度であり，自破砕と板状溶岩では塊状溶岩より大きかった．均質で緻密な塊状溶

岩において間隙率の増加が確認されたことは，推定間隙率がき裂間隙を含んでい

る可能性が高いことを示唆した．このことは，塊状溶岩と同様に断層破砕帯内のき

裂が多い区間に分布している自破砕を伴う溶岩においてもき裂間隙が推定間隙率

に含まれる可能性が示唆された．塊状溶岩や自破砕を伴う溶岩では，定性的にき裂

間隙の存在が確認されたことから断層破砕帯内の岩盤での地下水流動（Faulkner et 

al., 2010）の可能性が示唆される． 

(4) 電気検層からの推定間隙率は，堆積岩のほとんどが 40%以上を示し，一部 100%を

超過する値となった．高い比抵抗の間隙水で飽和された条件で測定された比抵抗

を用いて，Archie の式から間隙率を推定したことが原因と推察された．堆積岩より
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低い間隙率の火山岩では，間隙水の影響が小さいと考えられるが，Archie の式を用

いる場合は間隙と関係なく比抵抗の値に影響する導電性鉱物などの存在を考慮す

る必要があることが考察された．  
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第 5 章 布田川断層掘削孔における 300 m 以深の帯水層の

水位変動 
 

 

5.1 はじめに 

布田川断層の破砕帯を貫通した FDB 孔の深度 300 m 以深では，前章の間隙率の深

度分布に基づくと，深度 660 m まで高い間隙率の地層が連続的に分布する．さらに，

布田川断層の破砕帯内に分布する塊状溶岩や自破砕を伴う溶岩では，定性的にき裂間

隙の存在が確認されたことから，断層破砕帯内の岩盤での地下水流動の可能性が示唆

された．そのため，FDB 孔の孔内水の水位変動は，高い間隙率の地層に胚胎する地下

水や破砕帯内のき裂間隙を流動する地下水の変動を示すと考えられる．破砕帯が地下

水流動に及ぼす影響を明らかにするためには，FDB 孔における地下水位の変動特性を

定量的に評価する必要がある．FDB 孔のある熊本地域は，日本の中でも地下水利用が

盛んであり，国や地方自治体などにより多くの観測井戸が設置されている地域である

（Kagabu et al., 2020）．そのため，熊本地域では，地下水資源の維持や地下水流動の

解明のために，地下水位や水質などに関する多くの地下水学的研究（例えば，市川, 1998, 

1999; Kawagoshi et al., 2019; Hosono et al., 2020）が行われている．熊本地域の地下水位

や地下水流動を考える上で，地下水を胚胎する 2 つの主な帯水層が重要である．1 つ

目の帯水層は深度数 m～90 m 付近に分布する第 1 帯水層と呼ばれる浅層地下水帯水

層，2 つ目の帯水層は深度 20～250 m 付近に分布する第 2 帯水層と呼ばれる深層地下

水帯水層である（Rahman et al., 2021）． 

さて，本研究で地下水位変動の観測を行った FDB 孔は，熊本地震本震に際して活動

した布田川断層帯の主断層面を貫通した孔底深度 692 m のボーリング孔である（図

5.1）．図 5.1 の位置図には，FDB 孔と布田川断層沿いの第 2 帯水層にスクリーン区間

がある既設地下水位観測井 A～D，水位変動との比較で使用した降水量の観測所（気

象庁, 2021b）の位置も示している． 

 



 

94 
 

 

図 5.1 FDB 孔の位置図（Kagabu et al. (2020) の Fig.1 より改変）．図中の黒丸（FDB）

が掘削孔の位置，黄星印とマゼンタ星印はそれぞれ熊本地震の前震（2016.4.14）

および本震（2016.4.16）の震央位置，四角印は気象庁の雨量観測所の位置，水色

丸印は深層地下水位観測井の位置を示している． 

 

 

FFDP での掘削完了後の FDB 孔の構造は，深度 302 m 以浅の区間にケーシングとセ

メンチングが施されており，それ以深が裸孔である（図 5.2）．そのため，FDB 孔で

は，浅層の地下水が孔内に直接流入ができない仕様であり，孔内への地下水の流入・

流出は，深度 302 m から最大 692 m までの裸孔区間に限定されている．したがって，

熊本地域の既設地下水位観測井より深部となる約 300 m 以深の地下水の変動を捉える

ことができると期待される．さらに，FDB 孔は熊本地震本震時に活動した布田川断層

の断層破砕帯（深度約 350～600 m）を貫通したボーリング孔である（京都大学, 2018; 

Shibutani et al., 2019; 澁谷ほか, 2021）．このように，深度 300 m 以深の地下水の変動

を観測できること，孔内の裸孔区間に活断層の断層破砕帯が存在していることは，熊

本地域の既設地下水観測井にない条件である．本研究では，既往の深度 20～250 m 程

度とされている深層地下水帯水層（第 2 帯水層）と区別するために，本研究の約 300 

m 以深の観測対象を大深度深層地下水と呼ぶこととする． 
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図 5.2 FDB 孔の構造図と岩相．MD と D は，それぞれ掘削深度（Measured depth）お

よび孔径（Diameter）を示している．岩相の略字は，Cg が礫岩，Slt がシルト岩，

Lt が火山礫凝灰岩，Lv が溶岩，auto.が自破砕，mass.が塊状，tuff.が凝灰質を示

している．図中の岩相，FDB 孔の諸元および断層破砕帯の範囲は，京都大学 

(2018) と Shibutani et al. (2019) を基に作成した． 

 

 

本研究では，布田川断層の破砕帯が広域的な地下水流動系に果たす役割を解明する

ため，FDB 孔の 300 m 以深の大深度地下水を対象に地下水位変動を観測した．本孔の

300 m 以深には熊本地域の深層地下水帯水層（第 2 帯水層）よりも古い地層が分布す

るが，その深度では既往の地下水位観測の結果が見当たらない．そこで，大深度地下

水の水位変動特性を明らかにするために，3 年間以上の地下水位観測を行った．観測

データを基に地下水位の季節変動や降雨との関連性を評価し，断層破砕帯との関係に

着目して大深度深層地下水の水位変動の要因について考察した． 

なお，本章の内容は，澁谷ほか（2022, 印刷中 b）に一部改訂を加えたものである． 
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5.2 帯水層に関係する地質の概要 

ここでは，地下水を胚胎する帯水層と関係する FDB 孔の地質状況と断層破砕の状

況について，第 3 章で詳述した内容を基に概要を述べる．以下に示す FDB 孔の地質と

破砕帯に関する地質学的観察結果は，FFDP の結果（京都大学, 2018）および Shibutani 

et al. (2019, 2022) に基づいている．深度 302 m 以浅の地質は，阿蘇火砕流堆積物や火

山砕屑性堆積物，下陳礫層により構成される．深度 302 m 以深の地質は，深度区間 302

～354 m にシルト岩を主体とする津森層，火山礫凝灰岩層，礫岩層，深度区間 354～

514 m に塊状溶岩と自破砕を伴う溶岩からなる先阿蘇火山岩類，深度区間 514～692 m

に礫岩層，凝灰質礫岩層が分布する．布田川断層の破砕帯は深度約 350～600 m 区間に

あり，先阿蘇火山岩類では多くの亀裂が存在する．．また，FDB-1 孔では深度 354 m，

461 m，576 m 付近に断層が存在する．FDB-1 孔の深度 576 m 付近の断層は，同様の断

層が FDB-1R 孔の深度 598 m 付近にも存在する．深度 354 m 付近の断層は，礫岩層の

最下部のシルト岩と先阿蘇火山岩類の自破砕を伴う溶岩の地質境界であり，断層面に

は鏡肌およびスリッケンラインが存在する．深度 461 m 付近の断層周辺（深度 457～

510 m）の先阿蘇火山岩類の岩石には多くの亀裂が存在し，スリッケンラインを伴う淡

褐色粘土が挟在する亀裂と粘土を伴わない亀裂がある．深度 576 m 付近の断層は，断

層面に沿って固結した角礫状構造を伴い，明瞭なスリッケンラインは認められない． 

以上より，FDB 孔の地下水位観測は，地質分布と調査孔の仕様から，熊本地域の深

層地下水帯水層（第 2 帯水層）を構成している Aso-1～Aso-3 火砕流堆積物よりも，更

に深部の古い地層内の大深度深層地下水の挙動を見ていると考えられる．そして，こ

れらの地層内には，布田川断層の破砕帯を含んでいる（図 5.2）． 
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5.3 観測方法 

5.3.1 水位観測 

本研究の観測データを含め，2016 年熊本地震の震源断層を貫通した FDB 孔では，

深度 302 m 以深での地下水位変動や温度分布の特徴を明らかにするために，FDB 孔の

掘削が完了した約 2 カ月後の 2018 年 5 月から複数の温度・圧力センサーを用いて，

定点深度での観測および深度方向における温度分布を定期的に測定している（例えば，

Lin et al., 2019）．定点深度での観測における温度および圧力の測定間隔は 1～2 秒で

あるが，本研究ではデータ処理の簡便性を図るために 1 時間ごとのデータを用いた．

本研究では，当該地域において観測実績のない大深度での地下水変動の挙動を解明す

るために，深度 350 m 付近の定点で観測した圧力のデータを解析した．観測データは，

熊本地震の本震発生（2016 年 4 月 16 日）から約 2 年後～5 年後（2018 年 5 月～2021

年 7 月）の約 3 年間のデータである．観測センサーからのデータ回収は 2～5 カ月の

間隔で行った．使用した圧力センサー（温度センサー付き）は RBR 社製の高精度小型

データロガー（型式：RBR duet3 T.D）である．このデータロガーは絶対圧型で，圧力

の分解能は<0.001%フルスケール，温度の分解能は<0.00005℃である． 

FDB 孔での圧力値（測定値）は，水圧と大気圧を合わせた値を示す．そのため，デ

ータ回収毎に定点深度に設置した圧力センサーの回収時において測定した大気圧の測

定値（FDB 孔の地下水位以浅で測定した 100 秒間の平均値）を水圧の測定値から差し

引くデータ処理を行った．そして，地下水位は，データ回収毎に圧力センサーを回収

する直前のロープ式水位計（ヤマヨ測定機社製，型式：RWL50M）で測定した地下水

位を基に，次の（5.1）と（5.2）式により FDB 孔の管頭からの深度に換算して求めた． 

 

  DS(t)=(P(t)–PATM)/(ρW g)          （5.1） 

DWL(t)=DWL–(DS(t)–DS)           （5.2） 

 

ここでは，DS(t) は観測期間中の任意時刻 t における定点観測圧力センサーの水深，

P(t) は圧力，PATM は観測終了時の大気圧，ρW と g はそれぞれ水の密度と重力加速度で

ある．よって，時刻 t における地下水位 DWL(t) は，観測終了時のロープ式水位計の測

定値 DWL と，DS(t) と観測終了時の水深 DS の差（DS(t)–DS）から算出することとした．

ロープ式水位計は，目盛間隔 1 cm の手動で地下水位を測定するための水位計である．

水圧から換算した地下水位は，大気圧の変化による影響が補正されておらず，台風な

どの天候変化による気圧変動を含むものである．ただし，5.4.2 節に述べるように地下

水位の観測値に及ぼす気圧変動の影響が小さい．なお，地下水位データは，圧力セン

サーの回収時における 2～7 日間，データロガーの電池切れが発生した 2021 年 1 月 18
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日～3 月 28 日の約 70 日間のデータが欠測となっている． 

 

 

5.3.2 水質分析 

水質分析は，FDB 孔および FDP-1 の地下水の水質を明らかにし，地下水起源の評価

の基礎データを得ることを目的として行った．FDB 孔からの地下水の採水では，宮本

理研工業社製 US-1000 の採水器を用いた．採水では，2 つの採水器をロープに連結し，

地下水採水の目標深度まで降下させた後，すぐに引き上げて採水した．採水の目標深

度は，335 m，380 m，425 m，463 m，530 m の計 5 深度とした．各深度における採水

目的は，335 m，380 m，425 m の 3 深度は，第 3 章で述べた温度が一定となる温度異

常区間における水質特性を把握するため，463 m と 530 m の 2 深度は地温勾配が見ら

れ前者と異なる地下水の存在の有無を把握するためである．また，463 m の採水深度

は，第 3 章で明らかにした熊本地震本震で活動した Fault 461 の破砕帯内の主断層面が

存在する付近であり，断層破壊した箇所とほかとの地下水水質の違いを把握すること

も目的とした．FDP-1 孔からの地下水の採水は，当該掘削孔の地下水が被圧して地表

面より高い位置まで自噴していることから，湧水を直接採水した． 

水質分析の項目は，地下水の基礎特性の pH と EC，主要溶存成分の Na+，K+，Mg2+，

Ca2+，Cl-，NO3
-，SO4

2-，HCO3
-，地下水の長期滞留特性と火山性熱水の評価指標の一つ

と知られている項目として，それぞれ B と Li+とした． 

採水は，2020 年 11 月 30 日に行った． 

 

 

 

  



 

99 
 

5.4 観測結果 

5.4.1 年間の地下水位変動 

FDB 孔の地下水位は，深度 39.3～44.4 m（標高 18.7～13.6 m）の範囲内で変動し，3

年間の年間変化パターンが類似している（図 5.3a）．2018 年と 2019 年の 2 年間で見

れば，年間を通して深度 41.2～44.4 m の範囲（変動幅 3.2 m）で上下する季節変動が確

認された．一方，2020 年は，2018 年と 2019 年と異なり，7 月から地下水位が大幅に

上昇し，最高水位が深度 39.3 m まで上昇することが確認された．本研究では，観測を

開始した 5 月 13 日を基準日として，各年の同日から翌年の 5 月 12 日までの 1 年間

を，FDB 孔の地下水位変動量解析の単位期間とした．図 5.3a, 5.3b では，FDB 孔の地

下水位変動を地下水位の変動速度（1 日当たりの水位変動量，上昇を正，降下を負と

する）とともに示す．変動速度は，1 時間ごとの水位変動を基に 5 日移動平均値を算

出し，図 5.3b に示す変動図を作成した．ある時刻の移動平均値は，その時刻を含めた

前 120 時間の値を用いて算出した値を示している．また，図 5.3c に観測を開始した

2018 年 5 月 13 日からの累積降水量を合わせて示した．地下水位と降水量の関係につ

いては，5.5 節において詳述し，以下では地下水位観測の結果について詳述する． 
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図 5.3 FDB 孔における年周期の地下水位変動と熊本・益城・南阿蘇の累積降水量．

(a) FDB 孔の 3 年間の地下水位変動，(b) FDB 孔の地下水位の一日あたりの変動

量（変動量は一時間ごとのデータを基に 120 時間移動平均で算出した．），(c) 

FDB 孔の測定開始 2018 年 5 月 13 日からの累積降水量を示している．累積降水

量の算出には気象庁の一時間ごとのデータ（気象庁, 2021b）を用いた．図中の黒

矢印は 6 月の地下水位が上昇し始める時，灰矢印は「令和 2 年 7 月豪雨」の際の

地下水位が急激に上昇し始める時，白抜き矢印は一時的に地下水位が上昇・下降

した時を示している． 

 

 

3 年間の共通した特徴として，年間の地下水位は，梅雨期前の 5 月中旬～6 月上旬

に最低水位となり，深度 44 m 付近で安定する．梅雨期に入る 6 月中旬以降は，地下水

位が上昇し，9 月中旬～10 月中旬の間に最高水位となる．地下水位の高い状態は約 1

カ月間継続する．10 月下旬には地下水位が降下を開始し，翌年の 5 月中旬までの約 7

カ月間継続する．そして，5 月中旬～6 月上旬に再び最低水位となる．地下水位の変動

速度は，6 月中旬以降で約 9 cm/日の大きな上昇速度が 3 年間に数回認められた．9 月

中旬までは，平均的に 3 cm/日程度の速度で地下水位が上昇する．9 月中旬～10 月中旬

では，地下水位の変動速度は徐々に低下し，10 月中旬頃に 0 cm/日となる．そして，

約 1 カ月後の 11 月中旬には変動速度が−3～−4 cm/日まで低下し，地下水位が降下して
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いることを示す．地下水位の降下時の特徴として，変動速度が 11 月中旬から 5 月中旬

にかけて徐々に小さくなる傾向が確認された． 

2020 年の地下水位変動は，以前の 2018 年と 2019 年と同様の変動傾向を示すが，変

動時期が僅かに異なるほか，地下水位に顕著な違いが確認された．7 月において 7～20 

cm/日の急激な地下水位の上昇が確認された（図 5.3b 中の灰矢印）．この地下水位の

上昇により，9 月上旬に最高水位が深度約 39.3 m に達した．その後，9 月中旬以降か

ら地下水位は降下を開始し，以前の 2018 年と 2019 年よりも約 1 カ月早く，0 cm/日の

変動速度となった． 

各年の最低水位は，2019 年と 2020 年ではともに 6 月上旬にそれぞれ深度 44.4 m と

深度 44.3 m であったが，2018 年では 6 月中旬に深度 43.8 m，2021 年では 5 月中旬に

深度 43.8 m であった． 

 

 

5.4.2 短期の地下水位変動 

FDB 孔の地下水位変動には，年間の季節変動のほかに短期の変動が含まれているこ

とが確認された．短期の変動の 1 つ目は，周期性があり，変動幅 5 cm 程度以下の短周

期変動である（図 5.4a, 5.4c）．この短周期変動は，約 12 時間周期の 1 日 2 回の変動

が観察されることから，潮汐変動と考えられる．FDB 孔の西方約 30 km にある有明海

の「口之津」における実測潮位変動（図 5.4b, 5.4d，気象庁 (2021a) を基に作成）と FDB

孔の地下水位変動が類似した変動傾向を示すことからも明らかである（図 5.4c, 5.4d）．

短期の変動の 2 つ目は，図 5.4a の 9/7 付近に見られるような一時的な約 15 cm の地下

水位の低下に相当するようなものである．この変動が発生した時には，大型で非常に

強い台風 10 号が九州地方の西方海上を通過しており（気象庁, 2021b），低気圧による

一時的な変動で，見かけ地下水位が低下したような変動であった．短期の変動の 3 つ

目は，2021 年 5 月 17 日と 5 月 20 日に見られるような一時的に地下水位が非常に大き

く上昇し，数 10 分～数時間で降下するような変動である（図 5.3a 中の白抜き矢印）．

この一時的な水位変動は，調査地周辺における時間降水量 24～46 mm/hr の強い雨（気

象庁, 2021b）による FDB 孔内への雨水の流入によるものである．なお，この FDB 孔

内への雨水の流入現象は，FDB 孔周辺で農地造成が行われた 2021 年 4 月以降に限定

される． 

前述した短期的な潮汐変動や気圧変動，2021 年 5 月の一時的な水位変動は，いずれ

も継続的に累積する地下水位の変動ではないことから，本研究の長期の地下水位変動

の観測結果に影響を及ぼさないと考えられる．
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図 5.4 FDB 孔における日周期の地下水位変動と有明海（口之津）で観測された潮位変動．(a), (c) FDB 孔の地下水位変動．(b), (d) 有明海

における実測潮位変動．実測潮位は気象庁により観測・公表されている一時間ごとのデータ（気象庁, 2021a）である． 
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5.4.3 水質分析の結果 

地下水を対象として地下水流動や水質形成の要因，地下水の化学的進化などを明ら

かにする方法として，地下水の溶存成分の濃度（mg/L）を基にイオン溶存量を図示す

る方法がある．本研究では，ヘキサダイアグラムにより水質を図示することとした．

ヘキサダイアグラムは，水質分析した地下水のイオン濃度（mg/L）をイオン溶存量

（meq/L）に換算し，この値を水平軸にプロットして，各点を結んだ六角形の形状に視

覚化したものである． 

本研究で行った水質分析の結果を表 5.1，各地下水のヘキサダイアグラムを図 5.5 に

示す．水素イオン濃度（pH）は，FDB 孔と FDP-1 孔ともにアルカリ性を示す 7.9～9.0

であった（表 5.1）．一方，電気伝導度（EC）は，FDB 孔で 16.0～18.0 mS/m，FDP-1

孔で 7.5 mS/m を示し，FDB 孔の地下水の方が電解質（イオン）の濃度が高いことを示

す．ヘキサダイアグラムで水質の違いを見ると，FDB 孔と FDP-1 孔で明瞭に異なるこ

とが明らかとなった（図 5.5）．特に，FDP-1 孔の深度 100 m 以浅の水質は，陽イオン

では Na++K+，Mg2+が少なく，陰イオンでは Cl-，NO3 -，SO4 2-のすべてで FDB 孔のそ

れより少ない結果となった．この結果は，FDP-1 孔の EC が FDB 孔より低く，電解質

の濃度が低いことと調和的であり，2 つの掘削孔の地下水は異なる起源を有する可能

性が高い．また，硝酸性窒素 NO3
-は，自然状態の地下水中に高濃度に含まれることは

まれで，10 mg/L 程度を超える場合は人的活動に起因すると考えられる．FDB 孔と FDP-

1 孔の NO3
-の濃度は，ともに 10 mg/L 未満であったが，FDP-1 孔では FDB 孔の 0.3～

0.7 mg/L の低濃度より高い 5.0 mg/L の濃度を示した．FDP-1 孔の地下水が FDB 孔の

深度 300 m 以深の地下水よりも浅層の地下水であることが濃度の違いとして現れたも

のと考えられる．FDB 孔の深度方向における水質変化は，Ca2+に僅かな違いがあるが，

顕著な変化は認められなかった． 

地下水の Li/Cl 比や Li 濃度は，深部流体や火山性熱水の指標として知られている（例

えば，風早ほか, 2014）．本研究の分析結果では，Li+の濃度はいずれの試料でも定量

下限値未満であり，深部流体や火山性熱水などの地下深部からの地下水混入の痕跡は

確認されなかった．また，自然状態の地下水に存在する B は，主に化石水の混入によ

ると言われており（例えば，嶋田, 2013），地下水の滞留特性に関係する．水質分析の

結果，FDB 孔の全試料で 0.2 mg/L，FDP-1 孔で定量下限値未満であった．この結果は，

FDB 孔と FDP-1 孔の地下水が，ともに古い化石水ではない，もしくは滞留時間が短い

地下水の混入の影響を受けている可能性を示唆している． 

最後に，FDB 孔と FDP-1 孔の地下水を熊本平野で確認されている地下水タイプと比

較した．Hosono et al. (2020) によると，阿蘇カルデラから熊本平野までの熊本地域の

地下水タイプは，Ca-HCO3，Ca-SO4，Na-HCO3，Na-Cl の 4 つの主要な地下水タイプ
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と，Ca–Mg–Na-HCO3（陽イオン混合）と Ca–(Na)-NO3–HCO3（陰イオン混合）の 2 つ

の混合水タイプに分類される．阿蘇カルデラ内では Ca-SO4 タイプが多く，これを起源

とした地下水が白川沿いでも確認されている．本研究サイトを含む阿蘇外輪山西麓台

地付近では，主に Ca-HCO3 タイプが確認されており（Hosono et al., 2020），この地下

水タイプは涵養域の起源となる地下水の水質である．そして，研究サイト下流側の熊

本平野では，Ca-HCO3，Ca–Mg–Na-HCO3，Na-HCO3 が見られ，下流側になるにしたが

って Na-HCO3 タイプが優位となる傾向がある．ここで，本研究で確認した FDB 孔と

FDP-1孔の地下水タイプをHosono et al. (2020) の地下水タイプの分類に当てはめると，

FDB 孔の地下水は Ca–Mg–Na-HCO3 の混合水タイプ，FDP-1 孔の地下水は Ca-HCO3 タ

イプに分類されると考えられる．この結果から，FDB 孔の深度 300 m 以深の地下水は

FDP-1 孔のそれと異なり，地下水流動の過程で Ca-HCO3 タイプの地下水に Na+や Mg2+

が付加された混合水である可能性が示唆された． 
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表 5.1 FDB 孔と FDP-1 孔の地下水の水質分析結果． 

 

 

EC Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Cl- HCO3
- SO4

2- NO3
- Li+ B

(mS/m) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l) (mg/l)

R2-FDB-W1 335 9.0 17.0 14 4.8 10 5.0 7.0 64 6.1 0.3 <0.1 0.2

R2-FDB-W2 380 8.2 17.0 14 4.8 6.4 6.7 6.7 73 10 0.7 <0.1 0.2

R2-FDB-W3 425 7.9 16.0 13 4.8 5.5 7.0 6.5 70 11 0.7 <0.1 0.2

R2-FDB-W4 463 8.0 17.0 13 4.5 5.5 7.0 6.2 70 11.0 0.7 <0.1 0.2

R2-FDB-W5 530 8.9 18.0 14 5.1 11 6.3 6.2 64 11 0.7 <0.1 0.2

R2-FDP-W1 ー 8.1 7.5 3.8 3.4 4.3 2.2 3.5 28 1.0 5.0 <0.1 <0.1

Depth
(m) pHSample No.
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図 5.5  FDB 孔と FDP-1 孔の地下水のヘキサダイアグラム． 
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5.5 地下水位と降水量の比較 

5.5.1 降雨のデータ 

降水量は地下水位変動と密接に関係しており，気象庁により定点で観測され，毎時

ごとの観測データが公開されている（気象庁, 2021b）．本研究では，気象庁が観測を

行っている地点のうち，FDB 孔に最も近接した雨量観測所「益城」と共に，「南阿蘇」

を阿蘇外輪山付近における地下水涵養域上流側の代表地点，「熊本」を調査地の流出

域の代表地点として，それらの降水量データを用いて考察することとした（図 5.1）． 

本研究の地下水位観測期間（2018 年 5 月～2021 年 7 月）において，気象庁の公開デ

ータ（気象庁, 2021b）を用いて，各地点の年間降水量と大雨による最大連続降水量，

100 mm 以上の連続降水量の回数を集計して表 5.2 に示す．年間降水量の積算期間は，

本研究の観測開始日に合わせ，各年の 5 月 13 日から翌年の 5 月 12 日とした．最大連

続降水量は，2018 年 5 月 13 日から 3 年間での最大となる連続降水量である．連続降

水量は雨が降りだしてからの合計累積降水量とし，期間の終了は時間当たりの降水量

が 0 mm/hr となる時間が 3 時間続くことで判断した．「熊本」および「益城」では，

年間降水量がそれぞれ 1700～2400 mm と 1800～2500 mm 程度，最大連続降水量がそ

れぞれ 270 mm と 320 mm 程度であり，「熊本」より僅かに「益城」で降水量が多い傾

向があるが，概ね同様の年間降水量および最大連続降水量を示した．一方，「南阿蘇」

では，年間降水量は 2300～3600 mm，最大連続降水量も約 540 mm であり，「熊本」

と「益城」の雨量観測データよりも約 3～5 割多かった．また，3 年間における連続降

水量が 100 mm 以上の降雨の回数も「南阿蘇」では 19 回と最も多かった．そして，地

下水位観測期間の 3 年間では，2018 年の降水量が最も少なく，2019 年が中間的な降水

量，2020 年の降水量が 3 年間では最も多いことが示めされた（表 5.2）． 

 

表 5.2 熊本・益城・南阿蘇の年間降水量と連続降水量．年間降水量と連続降水量の

算出には，気象庁の一時間ごとのデータ（気象庁, 2021b）を用いた． 

 

(mm)
2018 2019 2020 (mm)

Kumamoto 1741 2042 2412 270 11
Mashiki 1826 2102 2469 319 11

Minamiaso 2319 2683 3570 536 19

** The values are the maximum in the three years.

Precipitation
 for one year*Precipitation

observation
station

Maximum
continuous

precipitation**

Number of
continuous

precipitation
 ≥ 100 mm**

* Precipitations were calculated from May 13th to May 12th in
   the next year, respectively.
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5.5.2 地下水位変動と降水量の関係 

2019 年 5 月 13 日～2020 年 5 月 12 日の 1 年間の地下水位変動を例に FDB 孔の地下

水位変動に寄与する地下水の供給について考察すると，6 月下旬～9 月中旬は，図 5.6

の黒矢印で示した連続降水量 100 mm を超えるような降雨がなくても平均的に 3 cm/

日程度の速度で地下水位が上昇しており，FDB 孔周辺の降雨による地下水供給だけで

は水位上昇を説明できない．さらに，降水量の多い時期を過ぎた 9 月中旬～10 月下旬

の間は，降水量が少ないにもかかわらず，地下水位は徐々に上昇している．そのため，

FDB 孔の地下水位の上昇は，FDB 孔周辺の降雨の浸透水よりも時間をかけてほかの地

域の涵養域からの地下水の供給を受けていることを示唆している．また，11 月上旬～

6 月中旬は，涵養域への降雨による浸透水が減少するため，涵養域の地下水が減少し，

FDB 孔への地下水の供給量も雨期より少なくなったと考えられる． 

 

 

図 5.6 FDB 孔における年間の地下水位変動の特徴．(a) FDB 孔の地下水位変動（深

度）．(b) FDB サイト近傍の雨量観測所「益城」の日降水量と 2019 年 5 月 13 日

からの累積降水量．(c) 涵養域付近の雨量観測所「南阿蘇」の日降水量と累積降

水量．図中の黒矢印は「南阿蘇」での日降水量が 100 mm 超を記録した時を示し

ている．日降水量は気象庁により観測・公表されている一日ごとのデータ（気象

庁, 2021b）である．累積降水量の算出には気象庁一時間ごとのデータ（気象庁, 

2021b）を用いた． 
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2019 年と 2020 年の最低水位は，ともに 6 月上旬にそれぞれ深度 44.4 m と 44.3 m と

なり，非常に類似している（図 5.3a）．一方，2021 年は雨期が早くから始まったこと

も影響し，5 月中旬の深度 43.8 m が最低水位であった．この最低水位と 2019 年と 2020

年の 5 月中旬の水位を比較した場合，2021 年 5 月中旬の最低水位の方が約 0.5 m 高い

ことを示す．この結果から，表 5.1 に示すように 2018 年と 2019 年より 2020 年の年間

降水量は約 2～6 割も多いことが，降雨が多い年の後の最低水位が高くなった要因と

して考えられる．このことから，地下水位が降下する乾期においても涵養域の地下水

の流入の影響を受けていると考えられる． 

また，2020 年の「令和 2 年 7 月豪雨」では，地下水位が 7～20 cm/日の急激な上昇

が確認された（図 5.3b の灰矢印）．この急激な地下水位の上昇と 2020 年 9 月に深度

約 39.3 m の最高水位を記録したことは，FDB 孔の位置する地域での降雨に加え，涵養

域の「南阿蘇」において連続降水量約 540 mm の豪雨やこの豪雨の後に連続降水量 100 

mm を超える豪雨が複数回発生し，7 月の約 1 カ月間だけで累積降水量約 1300 mm に

達した（図 5.3c の灰矢印; 気象庁, 2021b）ことも一要因になったと考えられる． 

FDB 孔の地下水位変動は，雨期と乾期，豪雨時において，涵養域への雨水の供給が

時間遅れを伴う長期の地下水位変動と強く関係していることを示している．つまり，

FDB 孔の地下水位変動は，当地に限らず地下水流動の上流域（阿蘇外輪山付近などの

涵養域）での降雨の影響を，年間を通して受けたものであると考えられる． 

 

 

5.5.3 雨期における地下水位の上昇 

FDB 孔の地下水位の上昇は，6 月の連続降水量 100 mm 以上の豪雨をきっかけにし

て始まる傾向がある．そして，FDB 孔では，時間遅れを伴う長期の地下水位変動とは

異なる降雨に対応した水位上昇も確認されており（詳細は 5.5.4 節参照），不圧帯水層

である浅層地下水の地下水変動の影響を少なからず受けていることが考えられる．そ

こで，雨期における降雨の供給量に対する地下水位の上昇量を把握するために，地下

水位の上昇が始まる 6 月からの地下水位の上昇量と累積降水量をそれぞれ調べた．観

測期間の 2018～2020 年の各年における地下水位の上昇が始まる時点から 60 日間にお

ける地下水位変動の累積量と累積降水量を図 5.7 および表 5.3 に示す．2018 年では，

地下水位が 190 cm の上昇であったのに対して，累積降水量は調査地付近の「益城」で

約 70 cm，涵養域の「南阿蘇」で約 80 cm であった．2019 年では，地下水位が約 230 

cm の上昇であったのに対して，累積降水量は「益城」で約 110 cm，「南阿蘇」で約

140 cm であった．2020 年では，地下水位が約 450 cm の上昇に対して，累積降水量は

「益城」で約 150 cm，「南阿蘇」で約 220 cm であった．  
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図 5.7 FDB 孔の累積地下水位変動量と累積降水量．(a) は 2018 年 6 月 19 日，(b) は

2019 年 6 月 29 日，(c) は 2020 年 6 月 10 日から 60 日間での地下水位変動量と降

水量の累積を示している．累積降水量の算出には気象庁の一時間ごとのデータ

（気象庁, 2021b）を用いた．図中の白抜き矢印は降水量が少なくなった時，黒矢

印は降水量が少なくなった後に地下水位の上昇速度が僅かに低下し始める時を

示している． 
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表 5.3 FDB 孔における地下水位の上昇量と累積降水量．累積降水量の算出には気象

庁の一時間ごとのデータ（気象庁, 2021b）を用いた． 

 
 

 

雨期における降雨の供給量に対する地下水位の上昇量は，いずれの年においても累

積降水量よりも大きいことが確認された．この地下水位の上昇量は，同地域の「益城」

における当該期間中の累積降水量の 2～3 倍に相当し，涵養域の「南阿蘇」の累積降水

量に対して約 2 倍に相当する．ここで，地下水位レベル以浅の不飽和地盤の間隙率を

60%，含水飽和度を 50%と仮定し，かつ降水がすべて地中に浸み込むとすると，降水

量の約 3 倍に相当する地下水位の上昇がもたらされる計算となる．すなわち，益城地

域での降水のほぼ全てが地下水にならなければ，FDB 孔での水位上昇分を賄えないほ

どである．現実的には，集中的な豪雨の際，大半の降水が河川等により流出すること

（例えば，阿蘇火山地域の年間降水量に対する直接流出量と蒸発散量の合計比率は

50%（下津, 1988））と考えられるため，益城地域での降水量だけでは，FDB 孔での地

下水位上昇量を説明できず，ほかからの供給が不可欠である．よって，FDB 孔の大深

度深層地下水は阿蘇外輪山付近（例えば，「南阿蘇」など）の涵養域から地下水の供

給を受けており，かつその供給は大きな時間遅延がないため，当該地域の地下水流動

が活発であることが示唆された． 

また，FDB 孔での地下水位の上昇は降水量が少なくなっても継続する傾向がある．

前述の 5.5.2 節で述べた年間を通した時間遅れを伴う地下水位変動が図 5.7 からも確

認できる．例えば，2020 年では経過時間 33 日以降は降水量が少ないが，経過時間 30

日付近の水位上昇と同様の速度で地下水位が上昇を続け，10 日程度が経ったのちに上

昇速度が僅かに低下する（図 5.7c）．これと類似した傾向は，2018 年と 2019 年にも

認められた（図 5.7a, 5.7b）．この結果から，観測期間の 3 年間をとおして雨期におい

て涵養域からの地下水の供給を受けていることを明瞭に示している． 

 

 

 

 

Duration Rise in groundwater
level in FDB hole

Beginning Beginning End Kumamoto Mashiki Minamiaso

2018 60 43.67 41.77 190 60 67 78

2019 60 44.20 41.93 227 97 109 141

2020 60 44.25 39.79 446 136 151 224

Cumulative precipitation

(m) (cm)
Date of duration

(day) (cm)
Year

Groundwater level
in FDB hole

Jun 19 – Aug 18

Jun 29 – Aug 28

Jun 10 – Aug 9 

  End
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5.5.4 降雨に対する地下水位の応答 

地下水位の降雨応答をみるため，連続降水量が 100 mm 以上の豪雨が発生した 2019

年 6 月 29 日からの地下水位変動と降水量の関係を図 5.8 に示した．地下水位は雨の降

り始めとともに上昇を始めている．この地下水位変動の特徴は，時間遅れを伴う深層

地下水の供給による地下水変動というより，浅層地下水から供給される地下水の影響

を受けている可能性があることを示している．FDB 孔の降雨応答は，一般的な浅層地

下水帯水層の井戸で認められる降雨直後の急激なメートルオーダーの地下水位の上昇

（例えば，井澤, 2016）ではなく，上昇速度が緩やかである点が特徴的である．また，

地下水位の上昇は，降雨が少なくなった後も継続していることを示している（図 5.8）．

これらの特徴は，FDB 孔内の地下水が降雨による地下水ポテンシャルの変化の影響を

明らかに受けているものの，その挙動は浅層地下水のものと大きく異なる． 
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図 5.8 FDB 孔の地下水位の降雨応答．(a) FDB 孔の累積地下水位変動量．(b) 益城・

熊本・南阿蘇の累積降水量（左の軸）と益城の時間降水量（右の軸）．時間降水

量は気象庁により観測・公表されている一時間ごとのデータ（気象庁, 2021b）で

ある．累積降水量の算出には気象庁の一時間ごとのデータ（気象庁, 2021b）を用

いた． 

 

 

深層地下水は，涵養域で浸透した降雨が地下水位に影響を及ぼすまでに時間遅れを

伴う降雨応答を示す（例えば，末包・榧根, 1980）．このことから，FDB 孔で観測され

た降雨応答の特徴は，主に深層地下水の地下水位変動の特徴を示していると考えられ

る．加えて，FDB 孔の地下水位は，雨の降り始めとともに明らかに上昇を始めている

ことから，浅層地下水の地下水位変動の影響も受けていると考えられる．この FDB 孔

内への地下水供給に大きな時間遅延がないという降雨応答は，深度 300 m 以深におい

て地下水流動速度が速いことを示し，活発な地下水流動が存在することを示唆ている． 
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5.6 FDB 孔と既設観測井の地下水位変動の比較 

5.6.1 FDB 孔と近接する既設地下水位観測井 B との比較 

FDB 孔の地下水位変動の特徴を既設地下水位観測井で観測された地下水位変動と

比較を行うこととした．比較に使用した既設地下水位観測井は，熊本県により地下水

位観測が行われている観測井 B である（表 5.4，図 5.1 中の B）（熊本県, 2021）．既

設地下水位観測井の地下水位データ（2021 年 3 月末まで）は，熊本県環境生活部環境

局から提供して頂いた．観測井 B は，FDB 孔の下流側約 4 km の益城町寺迫に設置さ

れており，FDB 孔に最も近い観測井である．当該井戸は，深さが 80 m で，深度 58.5

～80.0 m の深い位置にストレーナ区間が設けられており，熊本地域の深層地下水を胚

胎する帯水層（第 2 帯水層）の地下水変動を捉えている（嶋田・細野, 2020）．この第

2 帯水層は，Aso-1～Aso-3 火砕流堆積物の地質からなるとされている（Rahman et al., 

2021）． 
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表 5.4 既設地下水位観測井 A～D の井戸諸元．井戸諸元は熊本県からの提供データを用いた． 

 

 
 

Well ID Well name Location Well depth
(m)

Screened interval
(m)

A  Kumamoto No.13 (Nishihara)  3004, Aza Ushirosako, Toriko, Asogun Nishiharamura, Kumamoto 200.0  50.0–200.0

B  Kumamoto No.10 (Mashiki)  1781, Yonhyakkoku, Terasako, Kamimashikigun Mashikimachi, Kumamoto 80.0  58.5–80.0

C  Kumamoto No.16 (Kashima)  636-3, Uejima, Kamimashikigun Kashimamachi, Kumamoto 60.0  29.5–46.0
51.5–57.0

D  Kumamoto No.8 (Jonan)  476, Jonanmachitaka,  Minami-ku, Kumamoto-shi, Kumamoto 116.5  72.5–83.5
89.0–111.0
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FDB 孔と観測井 B の地下水位を標高で示した 2018 年春～2021 年夏までの経時変動

を図 5.9 に示す．全般的に，観測井 B の地下水位変動は，3 年間を通して FDB 孔とよ

く一致した季節変動を示していることが判明した．定量的には，標高水位は FDB 孔の

方が観測井 B よりも 0.2～0.6 m 低い地下水位を示し，年間降水量が多くなる 2018 年

から 2020 年の順で，両観測地点の水位の差が小さくなる傾向が読み取れた．また，地

下水位が急に上昇する雨期の 2020 年 6～10 月には，両者の差は非常に小さく，特に，

2020 年 7 月の「令和 2 年 7 月豪雨」時の急激な地下水位の上昇時には，地下水位の差

が約 0.1 m の僅差となった．この結果は，FDB 孔の地下水位変動は，熊本地域の深層

地下水帯水層（第 2 帯水層）に類似していることを示し，FDB 孔の地下水位変動に第

2 帯水層の地下水位変動が影響している可能性を示唆していると考えられる． 

 

 
図 5.9 FDB 孔と深層地下水位観測井 B の地下水位（標高）変動．観測井 B の地下水

位は熊本県のデータ（熊本県, 2021）である． 

 

 

FDB 孔の深度 302 m 以深には，阿蘇火砕流堆積物より古い堆積岩層（シルト岩，火

山礫凝灰岩，礫岩）と第 2 帯水層の不透水基盤と考えられている先阿蘇火山岩類が分

布している．そのため，本研究で観測した FDB 孔の地下水位変動は，熊本地域で深度

20～250 m 付近に分布するとされている深層地下水帯水層（第 2 帯水層）である Aso-

1～Aso-3 火砕流堆積物が分布する深度よりもさらに深い先阿蘇火山岩類を主とした

地層中の地下水流動の挙動を反映したものであると考えられる． 

しかし，FDB 孔で観測した地下水位変動の特徴に着目すると，FDB 孔では主に深層

地下水の地下水位変動の特徴を示し，かつ降雨応答のある浅層地下水の地下水位変動

の特徴も有している．FDB 孔で確認されている先阿蘇火山岩類は，自破砕を伴う溶岩

と塊状溶岩からなり，布田川断層のこれまでの断層活動の影響を受けて，多くの亀裂
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を有する状態である（京都大学, 2018; Shibutani et al., 2019）．特に，深度 350 m 付近

より深部では，音波検層データを基にした連続的な間隙率推定により，定性的に亀裂

間隙が多いことから断層破砕帯内の岩盤での地下水流動の可能性が示唆されている

（澁谷ほか, 2022, 印刷中 a）．そのため，布田川断層の断層破砕帯が第 2 帯水層をさ

らに深部へ拡張させる役割を果たしていることが考えられる．また，調査地に地表地

震断層が出現したことを踏まえると，断層破砕帯は Aso-4 火砕流堆積物を帯水層とす

る浅層地下水帯水層にも達していると考えられる．このことは，FDB 孔の地下水位変

動が明瞭な降雨応答を有することの要因であると考えられる． 

 

 

5.6.2 布田川断層沿いにおける地下水位変動の比較 

布田川断層を貫通した FDB 孔における 2018 年 5 月からの地下水位観測は，2016 年

4 月の熊本地震発生の約 2 年後から約 3 年間，大深度深層地下水を対象としたもので

ある．Rahman et al. (2021) は，深層地下水帯水層（第 2 帯水層）を対象とした地下水

の年代（滞留時間）および流向のシミュレーション結果として，布田川断層に沿うよ

うな地下水流動の存在を示した．そこで，布田川断層周辺の地下水位観測井で，かつ

深層地下水帯水層（第 2 帯水層）の地下水位変動を捉えているとされている（嶋田・

細野, 2020）．図 5.1 および表 5.3 に示す熊本県の観測井 A～D と FDB 孔の地下水位変

動を比較し，2016 年熊本地震の約 2 年後～5 年後の地下水位変動の特徴について考察

した．阿蘇外輪山西麓台地の涵養域にある観測井 A，FDB 孔付近の観測井 B，熊本平

野の流出域にある観測井 C および D は，第 2 帯水層を対象とした地下水位観測井であ

ることから，涵養域から流出域まで連続的に分布する Aso-1～Aso-3 火砕流堆積物（例

えば，Kawagoshi et al., 2019; Kagabu et al., 2020）内のほぼ連続的な地下水位変動を捉

えていると考えられる． 

FDB 孔と観測井 A～D の地下水位を標高で示した経時変動を図 5.10 に示す．観測井

A は FDB 孔よりも阿蘇外輪山付近の涵養域の上流側の場所にあり，FDB 孔よりも標

高水位が約 15～20 m 高い．この水位の差は涵養域から下流への地下水流動の原動力

を担っていると考えられる．観測井 A の地下水位変動は，前述の観測井 B と FDB 孔

の地下水位変動と類似した季節変動を示し，2020 年の 7 月豪雨時の地下水位の急激な

上昇とそれに伴う高い年間の最高水位が観測されたことも FDB 孔の地下水位変動と

共通している．一方，観測井 B の下流に位置する観測井 C と D は，明瞭な地下水位

の季節変動が見られず，概ね一定の標高水位（それぞれ約 5.5 m と 3.8 m）を示してい

る． 
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図 5.10 FDB 孔および布田川断層周辺の深層地下水位観測井の地下水位（標高）変

動．観測井 A～D の地下水位は熊本県のデータ（熊本県, 2021）である． 

 

 

Rahman et al. (2021) の地下水の年代分布によると，布田川断層沿いの観測井 A から

観測井 B 付近までの涵養域～流動域の地下水年代は約 10 年以下と若く，観測井 C と

D 付近の流出域の地下水年代は約 200 年以上と古いことを示す（図 6.11）．つまり，

涵養域～流動域では地下水の滞留時間が短いため，地下水流動速度が速い活発な地下

水流動があることを示すと考えられる．一方，流出域では地下水の滞留時間が長いた

め，地下水流動速度が遅く，地下水が停滞した状態を示すと考えられる．この涵養域

～流動域と流出域での地下水流動速度の違いは，3 次元比抵抗モデリングなどにより

示される熊本地域の基盤面の深度分布（例えば，麻植ほか, 2012）を考えると，導水勾

配が原因の一つと考えられる．観測井 C と D 付近の流出域では，動水勾配が小さいこ

とから，地下水流動速度が遅くなっていると考えられる． 
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図 5.11 第 2帯水層の地下水流動の方向と地下水年代の分布．図はRahman et al. (2021)

の Fig.9c を引用・加筆した．図中の矢印はシミュレーションによる地下水流動

の方向を示す．FDB 孔と既設観測井 A～D の位置を白丸印として追記した． 

 

 

5.6.3 地下水位変動の比較結果 

5.6.1 節と 5.6.2 節の検討結果を総合的に見ると，FDB 孔と，既設の地下水位観測井

A と B は，非常に類似した地下水位の変動パターンを示しており，かつ明瞭なタイム

ラグも認められなかった．そのため，布田川断層の破砕帯を深度約 350～600 m で貫通

した FDB 孔の地下水位変動から捉えられる 300 m 以深の大深度深層地下水は，深度

20～250 m 付近に分布するとされている深層地下水帯水層（第 2 帯水層）と同様な水

位変動パターンを示すことが判明した．このことから本研究の調査地点付近では，Aso-

1～Aso-3 火砕流堆積物の深層地下水を胚胎するとされている深層地下水帯水層（第 2

帯水層）が深度 300 m 以深で確認された津森層などの堆積岩層や不透水基盤とされて

いる先阿蘇火山岩類まで続いている可能性がある．そして，FDB 孔で確認された先阿

蘇火山岩類に発達する布田川断層の破砕帯が第 2 帯水層をさらに深部へ拡張させる役

割を果たしている可能性があると考えられる．さらに，阿蘇外輪山西麓台地の既設観

測井 A, B も FDB 孔と同様の地下水位変動パターンを示すことから，熊本地域の涵養

域から流出域にかけて連続的に分布する布田川断層の破砕帯の存在が熊本地域の活発

な地下水流動系（Hosono et al., 2019; 嶋田・細野, 2020; Hosono & Masaki., 2020）に関

連している可能性があると考えられる．  
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5.7 まとめ 

本研究では，2016 年熊本地震本震の際に活動した布田川断層を貫通した FDB 孔に

おいて，深度 302 m 以深の大深度深層地下水の地下水位観測を行い，雨量観測所の降

水量（3 地点）ならびに既存の地下水位観測データ（4 地点，孔底深度 60～200 m）と

の比較を行った．本章で得られた主な成果は以下の通りである． 
 

(1) FDB 孔の地下水位は，年間を通して降雨の影響を受けており，6 月～9 月の雨期に

上昇し，9 月～10 月に最高水位となり，10 月～5 月の乾期に徐々に降下し，6 月に

最低水位となる規則的な年間変動（季節変動）が 3 年間にわたって観測された．  

(2) 地下水位変動と降水量の比較を通して，降水量の多い時期が過ぎた後の降水量の

少ない時でも地下水位の上昇が継続していることから，涵養域の上流側である阿

蘇外輪山地域からの地下水供給が FDB 孔の地下水位変動と関係していることが明

らかとなった．FDB 孔の地下水位変動は，主に深層地下水の特徴を示し，雨の降

り始めとともに地下水位が上昇する降雨応答を有することが判明した．このこと

は，深度 300 m 以深の地下水帯水層において，活発な地下水流動が存在すること

を示唆する． 

(3) FDB 孔で観測した深度 300 m 以深の大深度深層地下水の変動は，Aso-1～Aso-3 火

砕流堆積物を主とした深層地下水帯水層（第 2 帯水層）と同様な水位変動パター

ンを示すことが判明した．このことから，第 2 帯水層が深度 300 m 以深の堆積岩

層や先阿蘇火山岩類まで続いている可能性があると考えられる．また，先阿蘇火山

岩類に発達する布田川断層の破砕帯が第 2 帯水層をさらに深部へ拡張させる役割

を果たしている可能性がある．これらの考察は，前章で示した高い間隙率の地層と

破砕帯内の火山岩類で確認されたき裂間隙が深度 300 m 以深に存在することと調

和的な推定解釈である．涵養域の阿蘇外輪山付近から流出域の熊本平野まで連続

する布田川断層帯の存在は，熊本地域の活発な地下水流動系に関連している可能

性があると考えられる． 

(4) 地下水の水質分析の結果から，FDB 孔の深度 300 m 以深の地下水は，FDP-1 孔の

深度 100 m 以浅の浅層の地下水と異なることが明らかとなった．FDB 孔と熊本地

域の地下水タイプを比較すると，FDB 孔の地下水が地下水流動の過程で Ca-HCO3

タイプの地下水に Na+や Mg2+が付加された混合水である可能性が示唆された． 
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第 6 章 布田川断層が地下水流動に及ぼす影響の考察 
 

 

6.1 布田川断層沿いの水理特性 

ここでは，第 3 章～第 5 章の結果を踏まえてし，既存の研究も参考にしながら，布

田川断層沿いの水理特性や断層破砕帯が周辺岩盤に果たした役割や地下水流動に及ぼ

す影響について総合的に考察した結果を述べる． 

 

6.1.1 断層沿いに分布する地層の透水特性 

FFDP サイトの布田川断層周辺における地表から深度 700 m 付近までの地層の透水

特性を明らかにするため，表層から深度 700 m 付近までの間隙率について，熊本地域

での既往研究で報告されている深度 300 m 以浅の岩石の間隙率と第 4 章で示した深度

300 m～700 m 付近までの間隙率の深度分布を基に検討した．地表から深度 300 m の地

質は，FDP-1 孔と FDP-2 孔のコア試料および FDB-1 孔のカッティングス試料を基にす

ると，地表から深部方向に向かって，主に非溶結の Aso-4，非溶結～弱溶結の Aso-3，

中程度に溶結した Aso-2，主に強溶結の Aso-1 の火砕流堆積物が分布する．山口ほか

（2000）によると，Aso-4 火砕流堆積物の溶結部で約 11%，非溶結部で約 77%が得ら

れており，非溶結部でより透水性が高い．また，Aso-1～Aso-3 の間隙率は，溶結部で

9～15%であった．本研究の結果から深度 300 m 以深の堆積岩の推定間隙率は，深度

300 m 付近の津森層のシルト岩とその下位の火山礫凝灰岩で 50%程度，他の礫岩と凝

灰質礫岩で 20～40%の高い値を示し，前述の阿蘇火砕流堆積物の間隙率よりも高い地

層が分布する．これらの堆積岩の間の深度 354～514 m には先阿蘇火山岩類が分布し，

塊状溶岩で 15%程度，自破砕を伴う溶岩（自破砕部，板状溶岩部）で 30～40%の推定

間隙率の地層が分布する．これらのことから，FFDP サイトの布田川断層周辺の地層

は，地表から深度 700 m 付近まで，高い間隙率の地層と Aso-1～Aso-3 の溶結した火砕

流堆積物や先阿蘇火山岩類の低い間隙率の地層が繰り返し分布し，鉛直方向に透水特

性と関係がある間隙率が不均質な地質構造を有することが明らかとなった． 

間隙率は地層の代表的な岩石の物理特性であり，岩石の透水性の指標となる浸透率

（K）と関係があることが知られている（例えば，Yang and Aplin, 2010）．堆積岩の泥

岩では，岩石中の粘土含有量と間隙率，浸透率との関係式を基に図 6.1 に示す相関が

報告されている（Yang and Aplin, 2010）．この図によると，粘土含有量に違いがあっ

た場合でも，岩石の間隙率が高くなるにしたがって浸透率が上昇することがわかる． 
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図 6.1 堆積岩における間隙率と浸透率の関係（Yang and Aplin (2010) を引用）．凡

例の数字は，粘土含有量（%）を意味する．丸印と十字印は，それぞれ測定と計

算された値である．図中の曲線は，曲線と同じ記号の粘土含有量の中間値を基に

して描かれたものである． 

 

 

また，火山岩においては，溶岩の間隙が発泡構造などの影響で複雑であり，包括的

な間隙率と浸透率の関係式で説明することは難しいが，間隙率と浸透率との関係があ

ることは広く知られている（例えば，Saar and Manga, 1999; Farquharson et al., 2015）．

Farquharson et al. (2015) は，メキシコの活火山のネバド・デ・コリーマ山の安山岩を用

いた浸透率測定の結果から，前述の堆積岩と同様に岩石の間隙率が高くなるにしたが

って浸透率が上昇することを意味するデータを示した（図 6.2）． 
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図 6.2 火山岩における間隙率と浸透率の関係（Farquharson et al. (2015) を引用）．灰

色ハッチの範囲は，Farquharson et al. (2015) の研究で相関関係の有効範囲外（浸

透率の測定範囲外）とされている範囲である．  

 

 

このように堆積岩と火山岩はともに，間隙率と浸透率の間に正の相関がある．この

ことは，FFDP サイトの地表から深度 700 m 付近において，高い間隙率の地層と低い

間隙率の地層が繰り返し分布する地質構造が存在することは，鉛直方向に不均質な透

水性構造を有することを示唆する． 

 

 

6.1.2 断層破砕帯内の透水特性 

断層活動により破壊された岩盤は，破砕帯内の断層コアとそれ以外の破砕部に大き

く 2 つに区分され，これに破砕帯外の堅岩を加えて 3 つに区分される（例えば，Caine 

et al., 1996）．断層破砕帯は母岩に二次的に形成されたき裂間隙を有するため，断層破

壊は岩盤の透水性に変化をもたらし，断層沿いに流体移動を生じることが知られてい

る（例えば，Caine and Minor, 2009; Roques et al., 2014; Jia et al., 2019）．特に，水平方

向に連続した地層がある地質体では，正断層による断層破壊が生じた場合，透水特性

が断層により分断され，水理学的特性が大きく変化する（Caine and Minor, 2009）． 

2016 年の熊本地震時に活動した可能性の高い断層面を含む Fault 461 の破砕帯では
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き裂密度が高いことを本研究の第 3 章で示した．FDB 孔で確認された布田川断層の破

砕帯は，過去に正断層および横ずれ断層の断層運動により繰り返し断層沿いの岩盤が

破壊されている．このように形成された断層破砕帯は，Faulkner et al. (2010) により示

された，断層活動が繰り返されることで破砕帯の幅が広がり，き裂密度や高透水性部

が増加することを示すモデルに類似する．また，Bense et al. (2013) は，岩盤が正断層

により破砕された時の破砕帯内外の透水特性のモデルを示した．母岩が軟質な岩盤や

堆積物である場合，母岩への断層破壊の影響が小さく，透水性の上昇は断層面付近の

断層コアに限定される（図 6.3a）．一方，母岩が硬質な岩盤である場合，断層破壊に

より断層沿いにダメージゾーンが形成され，断層沿いの母岩の透水特性を変化する（図

6.3b）． 

 

 
図 6.3 断層沿いの岩盤の透水特性モデルの例（Bense et al. (2013) を引用）．(a)と(b)

は，それぞれ比較的浅い深度での軟質堆積物の変形が支配的な非石化の堆積岩，

破砕変形が支配的な役割を果たす石化した堆積岩での断層構造と透水性構造の

概念図である． 

 

 

さて，本研究の第 4 章の結果から，熊本地震本震時に活動した可能性の高い主断層

面を含む破砕帯内の火山岩類において，二次的間隙であるき裂間隙の存在が確認され

た．き裂間隙は，塊状溶岩で 5%程度，自破砕を伴う溶岩でも 15～20%程度を示した． 

既往の研究においても，断層破壊が二次的間隙を形成し，統計的に母岩の間隙率より

も 5～10%高くなる可能性があることが報告されており（例えば，Jia et al., 2019），

FDB 孔での塊状溶岩のき裂間隙の増加率と調和的である．自破砕を伴う溶岩ではき裂

間隙の増加率が大きい値となっているが，き裂密度が塊状溶岩と同様に高い深度区間

(a) (b) 
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においては，少なくとも 5～10%のき裂間隙が存在すると考えられる．このため，FFDP

サイトの布田川断層周辺における地表から深度 700 m 付近までの地層では，深度方向

に透水特性が変化し，断層破壊による二次的間隙が断層沿いに形成されていると考え

られる．この解釈を支持する証拠として，本研究の第 5 章の地下水位観測の結果にお

いて，熊本地域に広く分布する Aso-1～Aso-3 火砕流堆積物を地下水胚胎層とする第 2

帯水層が 300 m 以深の堆積岩層や先阿蘇火山岩類まで続いている可能性が高いことと，

300 m 以深における降雨応答の存在を示した．これらの結果は，破砕帯が地下水の流

動経路として機能し，帯水層をより深部へ拡張させる役割を果たしたことを意味する．

さらに，地下水の水質分析の結果から，FDB 孔の 300 m 以深の地下水が Ca–Mg–Na-

HCO3 の混合水タイプ，FDP-1 孔の 100 m 以浅の地下水が Ca-HCO3 タイプであり，2 つ

の異なる地下水の存在が明らかとなった．Ca-HCO3 タイプの地下水は，熊本地域の代

表的な浅層地下水と言われている（例えば，Hosono et al., 2020）．そして，FDB 孔で

確認された Ca–Mg–Na-HCO3 の混合水タイプは，地下水流動の過程で Ca-HCO3 タイプ

の地下水に斜長石や輝石などの岩石を構成する鉱物から溶出したと考えられる Na+や

Mg2+が付加された水である可能性が示唆されている（Hosono et al., 2020）．つまり，

浅層地下水よりも時間をかけて流動してきた地下水の存在を示し，地下水位観測で明

らかとなった FDB 孔の 300 m 以深での深層地下水の存在が存在するという解釈を異

なる側面から補助する． 

次に，破砕帯内のき裂の特徴に着目して，布田川断層の破砕帯の透水性について考

察した．本研究の第 3 章では，深度 300～700 m のき裂密度を定量的に測定し，破砕帯

内のき裂分布を示した．ここでは，き裂に伴う充填物質とき裂の姿勢の関係に着目し

てその特徴を示す．き裂面に伴う充填物質の有無やその違いから，充填物質を伴わな

い新鮮なき裂面（図 6.4a），黒色や暗褐色などを呈す硬質な物質を伴うき裂面（図 6.4b），

淡褐色の半固結の粘土を伴うき裂面（図 6.4c），灰色の細粒な粒子を伴うき裂面（図

6.4d）の 4 つにき裂を分類した．4 つ目の灰色の細粒な粒子を伴うき裂面は，細粒な粒

子がピンセット等で比較的容易に除去することができることから，掘削泥水の泥材や

掘削の細粒砕屑物が付着した新鮮なき裂面に分類され，き裂面に物質が付着すること

から開口したき裂の可能性がある． 
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図 6.4 き裂の分類．(a) 充填物質を伴わない新鮮なき裂面．(b) 黒色や暗褐色などを

呈す硬質な物質を伴うき裂面．(c) 淡褐色の半固結の粘土を伴うき裂面．(d) 灰色

の細粒な粒子を伴うき裂面． 

 

 

淡褐色の半固結の粘土を伴うき裂は，横ずれセンスの断層運動を示すスリッケンラ

インを伴う場合があり，本研究で示した 2016 年の熊本地震本震時に活動した Fault 461

のダメージゾーンに主に分布する．淡褐色の粘土は，均質で半固結の状態であり，開

口したき裂を閉塞するような産状を示しており，断層岩に見られるようなせん断構造

がない．Fault 461 のダメージゾーンは，低い透水性構造を示唆する淡褐色の半固結の

粘土を伴うき裂の多い区間であるが，充填物質を伴わない新鮮なき裂が存在し，透水

性に寄与する可能性のあるき裂も広く存在している．ここでは，FDB 孔の Fault 461 の

ダメージゾーンとその主断層面がある深度 461 m より浅い深度 354～461 m の破砕帯

区間（断層上盤区間）と 461 m より深い深度 461～576 m の破砕帯区間（断層下盤区

間）におけるき裂の姿勢についてステレオネットを用いて解析した．また，Fault 461

ダメージゾーンの深度 460～503 m での解析結果もあわせて図 6.5 に示す．き裂のステ

レオネット解析では，解析ソフト“Stereonet, ver. 10.4.4”を使用した． 
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図 6.5 き裂のシュミットネット下半球投影（等積投影）．(a) 深度 354～461 m のき

裂分布．(b) 深度 461～576 m のき裂分布．(c) 深度 460～503 m の Fault 461 ダメ

ージゾーンのき裂分布． 

 

 

FDB 孔の深度 354～461 m の破砕帯区間（断層上盤区間）では，傾斜 30～60°NNE～

NE 落ちのき裂が最も卓越し，NW～N 落ちのき裂も多くみられ，き裂がまとまった姿

勢を示さないことが明らかとなった（図 6.5a）．一方，深度 461～576 m の破砕帯区間

（断層下盤区間）では，傾斜 60°程度 N～NNE 落ち，傾斜 30°E 落ち，傾斜 30～60°SSE

～S 落ちの 3 つの卓越するき裂が見られた（図 6.5b）．また，Fault 461 ダメージゾー

ンでも断層下盤区間と同様の傾向を示した．断層下盤区間では，上盤区間で少ない傾

斜 30～60°SSE～S 落ちのき裂が多く，Fault 461 ダメージゾーンにも同様に見られる傾

向である．そのため，傾斜 30～60°SSE～S 落ちのき裂は，断層破砕に関係したき裂で

ある可能性が示唆される．そして，深度 354～576 m 区間の破砕帯全体の変形帯のき裂
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は，一貫した方向には集中しておらず，FDB 孔付近の布田川断層の地表地震断層の走

向傾斜 N55°E80°NW に斜交ないし直交するようなき裂が多く存在することが明らか

となった．き裂は岩石の間隙率全体に占める割合は大きくないが，地下水などの流体

の流動性に対する寄与が大きいと言われている（例えば，内田，1992）．断層破砕帯

内のき裂が，一貫した方向には集中せず，断層面に対して斜交ないし直交するという

き裂の特徴は，断層付近の地層に形成されたき裂がネットワーク状に連結しやすく，

破砕帯が周囲の地層よりも高い透水性を有する透水構造として存在することを示唆し

ていると考えられる． 
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6.2 地質地下水統合モデルの提案 

本研究および既往研究の結果を踏まえて，布田川断層沿いの過去 30 万年前（300 ka）

から現在までの地質構造，応力場および水理特性の変遷をまとめると以下のとおりで

あると考えられる． 

まず，約 30 万年前（300 ka）では，阿蘇カルデラ形成の大規模な火山活動が開始し，

Aso-1 火砕流堆積物が研究サイトに広く堆積した（図 6.6a）．阿蘇カルデラ形成噴火

は主として Aso-1 から Aso-4 までとされており，Aso-1 と Aso-2 の火砕流噴火の換算

マグマ噴出量はそれぞれ 32 DRE km3（DRE; Dense Rock Equivalent），Aso-3 の火砕流

噴火は 96 DRE km3 と言われている（山本, 2014）．このような地殻での大規模なマグ

マの噴火を伴う火山活動は，応力場の最大主応力を水平から鉛直へ変化させるととも

に断層運動も変化させること（Ruch et al., 2016）や，局所的な地殻の伸張を発生させ

ること（例えば，Costa et al., 2011; Costa and Martí, 2016）が知られている．そのため，

阿蘇火山地域においても，地殻もしくは上部マントルの内部から大量のマグマが火山

活動により失われることで，最大主応力（σ1）の方向が鉛直方向となり，応力環境が

伸張優位の応力状態になったと考えられ，これに伴い布田川断層は主に正断層として

活動するようになった．この応力環境と断層活動は，阿蘇カルデラ形成の火山活動の

間に継続していたと考えられる． 

次に，約 9 万年前（90 ka）になると，布田川断層沿いの大峰火山から高遊原溶岩が

噴出した（図 6.6b）．この時点で布田川断層沿いの断層上盤側は，繰り返しの正断層

運動により大きく沈下し，厚い帯水層として機能していた．また，断層沿いでは，正

断層運動に伴い断層上盤側を中心に母岩の破壊が広がり，破砕帯の拡幅に伴い透水性

がより高くなったと考えられる． 

最後に，約 9 万年前（90 ka）のわずか 3 千年後の約 8.7 万年前（87 ka）には，阿蘇

カルデラ形成の火山活動の中で最大規模の Aso-4 火砕流噴火が発生した（図 6.6c）．

Aso-4 火砕流噴火の総噴出量は，火砕流堆積物とテフラ降下堆積物を合わせて 930～

1,860 km3 (465～960 DRE km3 に相当; 質量にして 1.2～2.4×1015 kg に相当)と推定さ

れ，世界で過去 2 番目の規模とされている（Takarada and Hosizumi, 2020）．この時，

火砕流堆積物は阿蘇カルデラ周辺の九州において広い範囲に堆積し，本研究サイトの

付近でも布田川断層沿いの地溝帯を中心に厚く堆積した．そして，この Aso-4 火砕流

噴火を最後に，阿蘇カルデラ形成噴火を含む大規模な火山活動が終了し，布田川断層

の断層レジームを左右する応力環境の大きな変化が生じた．阿蘇火山地域では，大規

模な火山活動の鎮静化に伴い，フィリピン海プレートの沈み込みによる影響が徐々に

強くなり，最大主応力（σ1）の方向が鉛直方向から水平方向となり，布田川断層の運

動センスが正断層優位から横ずれ優位の様式に変化したと考えられる．応力環境の変
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化に伴う断層運動の様式は，変化した応力状態に応じた歪が断層に累積し，徐々に変

化したと考えられる（例えば，Zhang and Sagiya, 2018）．布田川断層の横ずれ優位の

断層運動により，正断層優位の運動により形成された既存の破砕帯の厚さがさらに増

加し，布田川断層の破砕帯の透水性をさらに高め，地下水流動の経路として機能する

こととなった． 

本研究の結果，布田川断層の過去からの繰り返しの活動は，断層周辺の岩盤を破壊

し，破砕帯の透水性を高め，帯水層を繋ぐ地下水流動の経路を形成したことが明らか

となった．そして，熊本地域では，阿蘇カルデラ形成期に広く堆積した火砕流堆積物

が帯水層の母体となり，布田川断層が地下水流動系の一つの流路になり，現在の熊本

地域の活発な地下水流動系が形成されたと解釈できた． 
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図 6.6 布田川断層沿いの地質地下水統合モデル．(a) は 30 万年前（300 ka）の Aso-1 火砕流堆積物の噴出時の状況，(b) は 9 万年前（90 

ka）の高遊原溶岩の噴出時の状況，(c) は 8.7 万年前（87 ka）の Aso-4 火砕流堆積物の噴出時から現在までの状況を示す． 
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第 7 章 結論 
 

 

本研究では， 2016 年に発生した熊本地震本震（Mw 7.0）の震源断層である布田川

断層の構造特性と運動履歴の解明および破砕帯が地下水流動に及ぼす影響を明らかに

することを目的として，以下の 3 つの主要な内容について研究を行った．第一に，FFDP

の本孔（FDB）とパイロット孔（FDP-1, FDP-2）における調査データを基に，コア試料

とカッティングス試料を用いた布田川断層を貫通した掘削孔での岩相ユニット区分，

物理検層データを用いた各岩相の物理特性評価を行い，断層とその周辺岩盤の地質学

的特性を明らかにした．第二に，布田川断層の破砕帯とその周辺岩盤において，流体

が移動する間隙の有無を明らかにするため，本孔の深度 300～660 m の堆積岩と火山

岩類に対して，連続的な間隙率の深度分布を定量評価した．第三に，布田川断層の破

砕帯が広域的な地下水流動系に果たす役割を解明するため，本孔の 300 m 以深の大深

度地下水を対象に地下水位変動を観測し，水位変動に影響する降水量との関係を明ら

かにした．最後に，得られた新知見を踏まえて，布田川断層の破砕帯が熊本地域の活

発な地下水流動に果たす役割を総合的に考察し，布田川断層の地質地下水統合モデル

を提案した．本論文は全 7 章からなり，その概要を以下で述べる． 

第 1 章では，序論として研究の背景と目的を述べた．研究地域のある西南日本弧で

は南海トラフと琉球トレンチに沿って，フィリピン海プレートがユーラシアプレート

の下に沈み込み，MW 7 規模の熊本地震や阿蘇山の噴火が発生したように活断層や活

火山の活動が活発である．熊本地震本震で活動した布田川断層に対しては，地震の約

2 年後に主断層を貫通する約 700 m のボーリング掘削により，地下深部からコア等の

岩石試料と物理検層データが取得されており，布田川断層の構造特性と運動履歴の解

明および破砕帯が地下水流動に及ぼす影響を明らかにするための研究サイトとして最

適である． 

第 2 章では，九州と阿蘇火山地域の地質学的背景，布田川断層掘削について，既存

の研究をレビューしてとりまとめている．九州は，フィリピン海プレートの沈み込み

の影響を受けて形成され，過去にプレート沈み込み方向の変化に伴う地殻変動や火山

活動の影響を受けている．研究地域周辺には，世界で 2 番目に大規模なカルデラ噴火

を起こした阿蘇火山があり，火山岩や火砕流堆積物が広く分布する．また，多くの断

層が存在し，断層や火山噴出物に関係する地質学および地質年代学的な研究が数多く

ある．これらの研究の多くは地表での調査結果に基づくものであり，深部掘削による

既往の調査データがほとんどなく，熊本地震本震で活動した布田川断層の運動履歴を
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地下深部のデータを基に明らかにする必要がある．布田川断層掘削では，熊本地震本

震での最大右横ずれ変位 2.2 m が確認された地表地震断層の付近において，本孔（FDB

孔）およびパイロット孔（FDP-1 孔，FDP-2 孔）が掘削された． 

第 3 章では，布田川断層掘削で得られたコア試料とカッティングス試料を基に，布

田川断層を貫通した掘削孔での岩相ユニット区分，物理検層データを基に各岩相の物

理特性についてまとめている．それに加えて，本研究では，新たにコア試料と孔壁画

像の両方を用いて，き裂の密度と傾斜角に関する解析を行った．その結果，地表から

深度 700 m の地質を岩相の特徴から 6 つのユニットに区分し，各岩相における物理特

性の深度分布と岩相ごとの統計値を示した．複数の掘削孔で確認された同じ岩相ユニ

ット（下陳礫層と津森層のほぼ水平な地層境界）の出現深度の違いから，現在は主に

右横ずれの断層運動を示す布田川断層に沿って 200 m 以上の正断層運動を示す鉛直変

位の存在を本研究により初めて定量的に明らかにした．既存の運動学的および地質年

代学的な研究を参考にすると，布田川断層は短期間に主に正断層として活動した後，

阿蘇カルデラ形成の大規模な火山活動の終息に伴う応力場の変化により，現在の横ず

れ優位の断層運動に変化したことが判明した．また，本孔の深度 461 m 付近で確認さ

れた破砕帯が他の破砕帯よりも厚く，高いき裂密度と明瞭な横ずれセンスのスリッケ

ンラインを有し，比抵抗と P 波速度の両方が深度 451 m 付近から深度 461 m 付近の断

層コアに向かって明瞭に低下することを明らかにした．これらの地質学的観察と物性

評価の結果から，深度 461 m の破砕帯が熊本地震本震で活動したことが示唆された． 

第 4 章では，FDB 孔の堆積岩と火山岩類に対して物理検層データを用いて間隙率の

推定を行った．布田川断層の破砕帯とその周辺岩盤において，流体が移動する間隙の

有無を明らかにするため，本孔の深度 300～660 m の堆積岩と火山岩類に対して，連続

的な間隙率の深度分布を定量評価した．本孔では，インタクトな岩石コア試料を用い

て測定間隙率が得られているが，き裂等が発達する深度では間隙率が得られていない．

そこで，既往研究の複数の経験式を用いて音波検層データから間隙率を推定し，堆積

岩と火山岩類の両方についてその適応性を検証した．堆積岩に対しては岩質と固結度

を考慮できる推定式を提案し，新規提案式の推定値が既存の推定式よりも測定値とよ

く整合することを示した．連続的な間隙率の深度分布を推定した結果，深度 300～660 

m の範囲に高い間隙率を有する地層がほぼ連続的に分布することが判明した．火山岩

類では，推定間隙率と測定間隙率との比較から，推定間隙率がコア測定で評価できな

いき裂間隙を含んでいる可能性が高いことが明らかとなった．そのため，火山岩類に

存在する断層破砕帯が多くのき裂間隙を含み，地下水の流動経路になる可能性がある

ことを示唆した． 

第 5 章では，本孔の 300 m 以深の大深度深層地下水を対象に行った地下水位観測に

ついてまとめている．300 m 以深には，熊本地域の深層地下水帯水層（第 2 帯水層）
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よりも古い地層が分布するが，その深度では地下水位の既往の観測結果が見当たらな

い．本研究では，300 m 以深の地下水動態を明らかにするため，3 年間以上の地下水位

観測を行った．地下水位は年間を通して降雨の影響を受けており，時期により変動パ

ターンが大きく異なる季節変動を示した．地下水位変動と降水量の観測結果から，熊

本地域の主な地下水涵養域の上流側にある阿蘇外輪山地域からの地下水供給が水位変

動と関係することが明らかとなり，広域にわたる活発な地下水流動の存在が示唆され

た．それに加えて，本孔の水位変動を布田川断層沿いにある第 2 帯水層を対象とした

既設地下水位観測井の水位変動と比較した結果，類似した水位変動パターンを示すこ

とを明らかにした．また，300 m 以深での降雨応答を有する水位変動も確認されたた

め，第 2 帯水層が 300 m 以深においても続いている可能性が高いことが判明した． 

第 6 章では，第 3 章～第 5 章の結果を踏まえ，布田川断層の破砕帯が地下水流動に

及ぼす影響について総合的に考察した．第 4 章では熊本地震時に活動した主断層面を

含む破砕帯内にある火山岩類において，き裂間隙の存在が確認されたことから，破砕

帯内の岩盤での地下水流動の可能性が示唆された．第 5 章では熊本地域に広く分布す

る Aso-1～Aso-3 火砕流堆積物を主とした第 2 帯水層が 300 m 以深の堆積岩層や先阿

蘇火山岩類まで続いている可能性があることを示した．これらの結果を統合すると，

布田川断層の破砕帯が地下水の帯水層をさらに深部へ拡張させる役割を果たし，熊本

地域の活発な地下水流動系の形成に布田川断層が強く影響を及ぼしている可能性を示

唆した．さらに，これらの水理学的特性と第 3 章で確認した布田川断層の運動履歴，

地質年代学の既往研究の結果を統合して，布田川断層の地質地下水統合モデルを提案

した． 

本研究は，沈み込み帯において Mw 7 規模の内陸地震を引き起こすような活断層に

対して，既存の地質学や地質年代学データを参考にしながら，地質学的観察と物性評

価を行うことで，活断層の運動履歴を明らかにした．さらに，断層破砕帯内における

高いき裂間隙率の存在と，地下水位の変動特性を明らかにし，断層破砕帯の地下水の

流動経路としての役割を示唆した．活断層ならびにその周辺の地質学的および水理学

的特性評価を行った本研究で得られた知見は，水資源としての地下水やエネルギー資

源となる地熱貯留層内の熱水の流動特性，温暖化効果ガスの地中貯留や放射性廃棄物

の地層処分などに関連する地下深部環境の評価を行う上で重要な科学的証拠となるこ

とが期待される． 

最後に，地質学や防災工学などの分野における断層周辺環境の地質学的特性や水理

学的特性の解明は地震防災の観点で重要である．本研究で行ったような断層運動の履

歴解明，岩盤の間隙率，地下水変動，き裂特性を明らかにすることに加えて，浸透率

や地下水の同位体の測定を行うなど，複数の異なる側面から統合的に評価することで，

地下深部における断層破砕帯の地下水流動の特徴を定量的に評価できると考える．
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