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1.　は じ め に

海底チャネルは深海底に普遍的に主としてみられる地形

であり，混濁流により形成されると考えられている（図 1）。
チャネル内部に堆積する砂岩はしばしば石油や天然ガスの

貯留岩となることから（Weimer et al., 2000），チャネル砂
岩の空間分布や内部構造を高解像度で理解するため，海底

チャネルの形成条件や発達過程が堆積学・石油地質学の分

野では注目を集めてきた（Clark and Pickering, 1996）。そ
の結果，2000年代以降になって，海底チャネルに関する

地形調査・地震波探査が進展すると同時に（Posamentier 
and Kolla, 2003），多数の水槽実験ならびに理論的研究が行
われ（Straub et al., 2008），海底チャネルの形成プロセスの
理解が急速に深まっている。本論文では，海底チャネルな

らびにその堆積物に関する研究の動向を紹介し，海底チャ

ネル理論平衡形状モデルから海底チャネル地形の多様性の

要因について検討を行う。

そもそも，地質学分野において混濁流研究が行われ始

めたのは 1950年代のことだが，当初は海底谷や級化層
理の成因に着目した研究が中心であった（Kuenen and 
Migliorini, 1950；Bouma et al., 1962） 。現世の海底扇状地
の地形的特徴が地層中の海底扇状地の堆積相モデルへと結

びつけられ，盛んに研究がおこなわれるようになったのは

1970年代のことである。Normark（1970）は現世の海底扇
状地におけるチャネル構造やフロンタルスプレイ（ローブ
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状地形）を観察し，それらの特徴から，上部・中部・下部

海底扇状地などの地形区分を行った（図 1）。一方，Mutti 
and Ricci Lucchi（1972）やWalker（1978）は主としてター
ビダイトからなる海底扇状地堆積物を地層中で認定し，現

世の海底扇状地の地形区分と結びつけるための堆積相モデ

ルを提案した。ただし，この段階では基本的には放射状に

広がるフロンタルスプレイ（ローブ状地形）を主体として

構成される深海地形，すなわち砂質ラジアル扇状地のみが

典型的な海底扇状地として認識されており，海底チャネル

地形の多様性については十分な理解がなかった（Walker, 
1992）。
海底扇状地における海底チャネルの多様性が強く認識

されるようになったのは，1980年代になってからのこと
である。アマゾン海底扇状地に対してサイドスキャンソ

ナーによる地形調査が行われた結果（Damuth et al., 1982, 
1983），この海底扇状地のチャネルは極めて長大で蛇行し
ており，その一方で，これまで海底扇状地の主要な地形

要素と考えられてきたチャネル末端のフロンタルスプレ

イ（ローブ状地形）は相対的にみてあまり発達しないこと

が明らかになったのである（Barnes and Normark, 1985）。
その後，世界の海底扇状地の地震波探査やサイドスキャン

ソナー調査が進むにつれて（Bouma et al., 1985），海底扇
状地のとりわけ海底チャネル地形には顕著な多様性がある

ことが明らかになってきた（図 2）。一部の海底扇状地で

図 2　海底谷・海底チャネルの横断形の模式図
流向は紙面に対して垂直である。A.  海底谷の模式図。海底
谷からは混濁流はあふれ出さず，底面を侵食しながら流れく

だる。B.  自然堤防付き海底チャネルの模式図。混濁流はチ
ャネルからあふれだして自然堤防を形成する。チャネル底は

堆積盆底よりも高い位置にあることもある。C.  フロンタル
スプレイ上の海底チャネルの模式図。チャネル底は周囲より

も低い位置にある。自然堤防はあまり発達しない。

図 3　海底扇状地の規模の比較
データおよび扇状地の砂質・泥質の判断およびテクトニック

セッティングの判断は Bouma et al.（1985）に基づく。A.  砂
質海底扇状地と泥質海底扇状地のサイズ比較。泥質海底扇状

地は同じ規模（厚さ）でもより長い形状を示すことが分か

る。B.  テクトニックセッティングによる海底扇状地のサイ
ズ比較。受動的縁辺域の方が付加体周辺よりも海底扇状地が

大型であることが分かる。

図 1　海底扇状地の地形区分の模式図
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は自然堤防を伴っていてよく蛇行するチャネルが発達する

のに対して（Peakall et al., 2000），自然堤防を伴わない小
規模なチャネルばかりが発達する海底扇状地も存在する

ことが明らかになったのである（Normark and Gutmacher, 
1985）。
このような海底扇状地の地形的な多様性は，どのような

要因によって決まるのだろうか（図 3）。海底扇状地の地
形タイプを決める決定的な要因は，供給源の粒度分布であ

るという考えが古くから存在する（Reading and Richards, 
1994）。一般的な傾向として，砂質の海底扇状地は放射状
のフロンタルスプレイ（ローブ地形）をよく発達させる

のに対して，泥質の海底扇状地は長大なチャネル地形を

つくることが多い（Galloway, 1998）。さらに，1990年代の
シーケンス層序学の発展に伴って，海水準変動との関連

性も論じられるようになった（Mutti, 1985；Posamentier 
et al., 1991）。例外は多数あるものの（Covault and Graham, 
2010），シーケンス層序学においては，海底扇状地が典型
的に発達するのは相対的海水準の低下する時期に形成され

る低下期堆積体（Falling Stage Systems Tract）や，海水準
が上昇を開始したばかりの時期にできる低海水準期堆積

体（Low Stand Systems Tract）とされている。海水準上昇
速度が増加した時期に堆積する海進期および高海水準期堆

積体には海底扇状地はあまり発達しないものとされること

が多い（Posamentier and Kolla, 2003）。そして，海水準が
低い初期の段階での海底扇状地はフロンタルスプレイを主

体とするのに対し（Saller et al., 2008），海水準が上昇する
につれて，自然堤防を伴う海底チャネルを主体とするタイ

プに移行するという報告がされている（Posamentier and 
Kolla, 2003）。しかしながら，供給堆積物の粒度分布や相
対的海水準変動といった要因がどのようにして海底チャネ

ルの形態を決めるのかという具体的なメカニズムに関して

は，1990年代までは未知のままであった。
2000年代になって，三次元震探地形学の急速な発展に
伴い，海底扇状地の多様性の研究にも大きな進展が見られ

た。海底チャネルの形態が高解像度でとらえられたことに

より，それまでスムーズなローブ状地形と認識されていた

海底扇状地のフロンタルスプレイにも，小規模な分岐流路

が普遍的に存在することが分かったのである（Posamentier 
and Kolla, 2003）。海底扇状地の上流域では長期間にわたっ
て極めて安定的に維持されている海底チャネルが，末端部

になると何らかの理由で急激にその安定性は失われ，頻繁

にチャネルの付け変わり（channel avulsion）が発生するよ
うになる。このチャネルの分岐・放棄は特定の地点に集中

し，この地点がフロンタルスプレイの上流端点となるので

ある（図 1）。すなわち，自然堤防付きチャネルとフロン
タルスプレイの遷移は，自然堤防を伴うチャネルの安定性

の問題としてとらえることができるようになった。

自然堤防付きチャネルが安定性を失う現象のメカニズム

については， Posamentier and Kolla（2003）が混濁流の運
搬する砕屑物の粒度分布変化によって説明している。混濁

流が運搬している砕屑物は，自然堤防を構成する泥質砕屑

物と，チャネル底を構成する砂質砕屑物に大別することが

できる。泥質砕屑物を豊富に含む混濁流は自然堤防を十分

に発達させることができ，流れはチャネル内を安定して流

れ続けることができる。しかしながら，自然堤防の面積は

海底チャネルよりもはるかに広いため，次第に流れの中か

ら泥質砕屑物は選択的に失われ，混濁流の運搬する浮流砕

屑物は下流方向へ進むにつれて砂質砕屑物に富むように

なっていく。最終的に，下流域では混濁流の内部から自然

堤防を構成するために十分な量の泥質砕屑物が失われてし

まい，ある地点から下流ではチャネルはその安定性を失っ

て分岐を繰り返すようになると考えるのが Posamentierら
のモデルである。このモデルは，混濁流の含む砕屑物の粒

度分布に応じて海底扇状地のタイプが異なることをよく説

明している。しかしながら，彼らのモデルはあくまでも定

性的なものであり，具体的にどの程度砂質になると海底

チャネルが安定的に存在できなくなるのかについては説明

していない。また，粒度分布以外の混濁流の水理条件（流

量など）がどの程度海底チャネルの安定性に寄与している

のかについても，現状では明らかになっていない。

そこで，本研究は，海底チャネルが安定的に存在する状

況（平衡状態）をモデル化し，この安定性が失われる状況

がどのような要因で引き起こされるかについて検討した。

モデル化を行う際に想定している混濁流は，サージ型では

なく持続的混濁流である（Mulder and Alexander, 2001）。
海底チャネルが安定的に存在する状況では，堆積速度が空

間的にほぼ一定であり，自然堤防とチャネル底の上昇速度

が釣り合っていることが想定される。そこで，これらの条

件を混濁流の浅水方程式系に組み込んだ結果，海底チャネ

ルの理論的な平衡形状を記述することができた。このモデ

ルの計算結果を踏まえて，本論文では海底チャネルのタイ

プを決める要因が何であるかについて議論を行う。

2.　海底扇状地の地形区分

海底扇状地をどのように地形区分するかについて

はいくつかの方式があるが，本研究では，（A）海底谷
（submarine canyon），（B）自然堤防付き海底チャネル（leveed 

channel），（C）フロンタルスプレイ（frontal splay）の 3つ
に区分する（図 1）。（A）海底谷は侵食的な地形であり，周
囲の地形面に対してチャネル底が低いこと，混濁流の溢れ

出しに伴う自然堤防の発達が全く見られないことで特徴づ

けられる（図 1および図 2）。海底谷の上流端（海底谷頭）
は谷の下刻に伴って陸側へ移動していく。混濁流は陸棚も

しくは海底谷の谷頭で発生し，海底谷の内部で底面を侵食

しながら加速し発達していくものと考えられている（成瀬，

2011）。（B）自然堤防付きチャネルは，自然堤防がよく発
達し，チャネルの蛇行が顕著であることが多い。全体とし

ては，上方に積みあがる堆積地形である。海底谷と異なり，

この地形ではチャネルから混濁流の溢れ出しが常時発生し

ている（図 1および図 2）。時として自然堤防は決壊し，
決壊地点の周囲には小規模な舌状（ローブ状）地形であ

るクレバススプレイが発達することがある（Pirmez et al., 
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1997）。自然堤防付きチャネルの中流域では，チャネル底
の高さが周囲の地形より高い天井川状の形態がしばしば見

られる（Pirmez and Imran, 2003）。（C）フロンタルスプレ
イは，海底谷もしくは自然堤防付き海底チャネルの末端に

発達する舌状（ローブ状）地形である。クレバススプレイ

に比べると規模が大きく，表面には小規模なチャネルがし

ばしば発達する。ただし，自然堤防付きチャネルと比べる

と流路の位置は安定せず，分岐・側方移動や放棄を繰り返

す（Saller et al., 2008）。
上記の地形区分（A），（B），（C）は，基本的には Posamentier 

and Walker（2006）に従ったものであるが，本研究ではスロー
プチャネル（slope channel）と堆積盆底自然堤防付きチャ
ネル（basin floor leveed channel）の区別はせず，一括して
自然堤防付きチャネルとして扱っている。また，本研究の

区分（A）・（B）・（C）はおおよそWalker（1978）の上部・中部・
下部海底扇状地に相当する。ただし，必ずしも 1つの海底
扇状地で 3つの地形区分がそろっているとは限らず，上・
中・下の順序についても絶対的なものではないため，本研

究ではWalker（1978） の区分名は採用しない。海底扇状地
の地形区分が行われ始めた当初の区分と対応関係を検討す

ると，Normark（1970）の上部扇状地が自然堤防付きチャ
ネル，中部扇状地がフロンタルスプレイ，下部扇状地がよ

り沖合のスムースな海盆底に対応することになる。一方，

Pirmez and Imran（2003）は，アマゾン海底チャネルの研
究に基づいて，海底チャネル地形を上部・中部・下部扇状

地チャネルに区分している。この区分はチャネル底と周囲

の堆積盆底との高さの関係に基づいており，周囲の堆積盆

底よりもチャネル底が高い天井川状のチャネルを中部扇状

地チャネルとし，チャネル底が周囲よりも低い海底チャネ

ルを上部・下部扇状地チャネルと区分している。本研究の

区分では，Pirmez and Imran（2003）の上部・中部扇状地
チャネルが自然堤防付き海底チャネルに相当し，下部扇状

地チャネルがおそらくフロンタルスプレイの分岐流路に相

当するものと考えられる。

3.　海底チャネルの理論平衡形状

3.1　理　論
ここでは，海底チャネル地形の多様性を決める要因を検

討するための理論について記述する（図 4）。海底チャネ
ルを形成するのは混濁流である。混濁流の挙動は，以下

の一次元浅水方程式系によって記述できる（Parker et al., 
1986）：

ここで，tは時間，xは流下方向を正とする空間座標，B

は海底チャネルの幅，hは混濁流の厚さ，Uは鉛直方向に

平均した流速，ewは周囲の流体（海水）の連行係数，Rは

砕屑物粒子の水中比重（R＝（ρs－ρ f）/ρ f；ρsは砕屑物粒

子密度でρ fは海水の密度），gは重力加速度，ηはある基準

面から測ったチャネル底面の高さ，Cfは底面摩擦係数で

ある（図 4）。Cは鉛直方向に平均した砕屑物総濃度であり，

と定義される。本モデルの特徴は砕屑物を 2種類に区分し
ていることであり，Csはそのうちで砂質砕屑物の濃度を

あらわし，Cmは泥質砕屑物の濃度をあらわしている。本

モデルでは，泥質砕屑物はチャネル内ではウォッシュロー

ドとしてふるまう。すなわち，チャネル内での泥質砕屑物

の堆積は起こらず，自然堤防でのみ堆積するものと近似す

る。一方，wsと Esはそれぞれ砂質砕屑物の沈降速度と底

面における砕屑物連行係数をあらわしている。r0は底面近

傍（流厚の 5％の高さ）における砂質砕屑物濃度と鉛直平
均砂質砕屑物濃度との比を示している。砂質砕屑物は堆

積・侵食作用によって海底チャネル底面の高さを変化させ

るが，自然堤防には溢れ出さないものと近似する。

式（1）は流れの質量保存式であり，流速 Uと流体連行係

数 ewに応じて，混濁流が周囲の海水を取り込んで流れの

体積が増加することをあらわしている。式（2）は混濁流の
運動量保存式であり，右辺第 1項は斜面下方向の重力，第
2項は水圧，第 3項は摩擦をあらわしている。式（3）は流
れの中の砂質砕屑物の質量保存則であり，底面近傍（底面

から測って流れの厚さの 5％に当たる高さ）での流れの巻
き上げ（連行）量と沈降量の差で混濁流の濃度が変化する

ことを示している（図 4）。
ここで，自然堤防を伴って 1本のチャネルが安定して存

図 4　海底チャネル平衡形状モデルのパラメーターの説明
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在し続けるための条件を考える。チャネル地形が安定して

存在するためには，（A）堆積速度が流れ方向に一定である
こと，（B）チャネルと自然堤防の堆積速度が釣り合ってい
ること（Spinewine et al., 2011），という 2つの条件が必要
になる。まず，条件（A）について説明する。堆積速度が場
所によって変化すると，その周辺ではチャネルの勾配が変

化し，混濁流が流れる条件も変化し続ける。結果として，

海底チャネル地形も変化し続けるため，長期的にみるとそ

の海底チャネル地形は安定とは言えなくなる。次に，条件

（B）についてだが，もし自然堤防の堆積速度がチャネル内
の堆積速度よりも速ければ，海底チャネルの深さが増加し

て，混濁流の溢れ出しの量が減少する。そのため，いずれ

は自然堤防の堆積速度が低下して，チャネル内の堆積速度

と釣り合うようになるはずである。すなわち，海底チャネ

ルの深さの増加に関しては，混濁流堆積作用のネガティ

ブ・フィードバックがあるということになる。一方，もし

海底チャネル内の堆積速度が自然堤防よりも速ければ，次

第に海底チャネルは浅くなり，いずれは自然堤防が決壊し

てチャネル内に混濁流を保持することはできなくなるだろ

う。すなわち，この状況では，海底チャネルを安定して維

持することはできない。まとめると，海底チャネルが長期

間にわたって維持されるためには，条件（A）と（B）が両方
同時に満たされることが必要になる（図 4）。
条件（A）と（B）が同時に満たされていて，海底チャネル
が安定して維持されている状況にある海底チャネル地形

について，式（1–4）であらわされる混濁流浅水方程式モ
デルから検討する。海底チャネルの深さと幅は，経験的

に，混濁流の流量と以下の関係をもつことが知られている

（Konsoer et al., 2013）：

ここで，Qは混濁流の流量であり，Hはチャネルの深さを

あらわしている。α 1, α 2, β 1, β 2は経験的な定数であり，

Konsoer et al.（2013）によるとそれぞれ 3.73, 0.26, 0.524, 
0.427となる。混濁流が常に自然堤防上をあふれだしてい
ることを考えると，混濁流の厚さ hは常に h＞Hとならな

くてはならない。ただし，あまりにも混濁流のあふれだし

の量が多いとチャネルを長距離にわたって維持することが

困難になるため，混濁流の流量は

と近似できるものと考える。一方，自然堤防の幅 B1はチ

ャネル幅 Bと正の相関があり，以下の経験式で表すこと

ができる（Nakajima and Kneller, 2013）：

ここで，α 3とβ 3は経験的な定数であり，それぞれ 9.78
および 0.968となる。そして，海底チャネル内部の堆積速
度は，以下の Exner方程式であらわされる：

ここで，λ pは堆積物の間隙率である。条件 Aより海底チ
ャネル内部の堆積速度η・は空間的・時間的に一定である。

したがって，η・を定数とみなすと，式（9）より，チャネル
内の混濁流の砂質砕屑物濃度 Csは以下の式にしたがって

変化することになる：

一方，条件 Bより，海底チャネルの累重に追随して自然
堤防も累重し，自然堤防の幅が式（8）に従うとすると，泥
質堆積物の保存則は以下のようにあらわされる。

今は，海底チャネルが時間的に安定して存在している状

況を考えているため，混濁流は定常流として取り扱えるも

のとして（すなわち混濁流の頭部と尾部はチャネル形成に

大きな影響はないものと近似），これ以降は式の時間微分

項は無視することにする。すると，式（3）および（10）より，
以下の混濁流の流速変化に関する常微分方程式を得る：

ここで，

である。さらに，式（1）と（5）より，混濁流の厚さ hの流下

方向の空間変化は，

となる。また，式（1）と（11）より，混濁流中の泥質砕屑物
濃度 Cmの空間変化は，

となる。最後に，式（1），（2），（3），（4），（9），（11），（14） 
から，チャネルの地形ηを記述する常微分方程式

が得られる。

常微分方程式（12）と（16）を連立させて数値的に解けば，
平衡状態にある海底チャネル底の地形ηを記述することが
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できる。また，平衡状態にある海底チャネルを流れる混濁

流の厚さ・砂質および泥質砕屑物の濃度変化も，式（10），
（14），（15）からそれぞれ知ることができる。

3.2　計算手法
本研究のモデルを実際に計算するためには，いくつかの

パラメーターを経験的な式から算出しなくてはならない。

まず，砕屑物粒子沈降速度 wsは Dietrich（1982）に従い，
以下の式から算出される：

ここで，Dsは粒径，Repは粒子レイノルズ数であり， 

と定義される。νは水の動粘性係数である。a1, a2, a3, a4, 
a5は経験的定数であり，それぞれ 2.891394478, 0.95296, 
0.056834671, 0.002892046, 0.000244647である。次に，流れ
によって巻き上げられる砕屑物の量をあらわす砕屑物連行

係数 Esは，水槽実験に基づいて

という経験式が広く用いられている（Garcia and Parker, 
1991）。ここで，u

＊
は流れの摩擦速度であり，

である。Aは経験的な定数で，1.3× 10－7である。r0は底

面近傍（流厚の 5％の高さ）における砂質砕屑物濃度と
鉛直平均砂質砕屑物濃度との比を示しており，混濁流に

おいてはほぼ定数（約 2.0）であることが知られている
（Parker et al., 1986）。流体連行係数 ew は，Fukushima et 

al.（1985）にしたがい，

として求められる。最後に，流れの摩擦係数 Cf は，

Keulegan（1938）により

として算出した。κはカルマン定数で 0.4であり，ksは底

面粗度高さで，ここでは粒径 Dsの 2.5倍に設定した。
本研究では，上流端（x＝ 0）における境界条件を指

定し，式（12）－（16）をオイラー法により計算すること
で，平衡海底チャネルの地形，混濁流の流速・厚さ・濃

度変化を求めた。計算に当たって指定した境界条件は， 
混濁流の流量 Q，混濁流の初期厚さ h0とチャネル深 hと

の比 hr，砂 /泥濃度比 Cr（＝Cs/Cm），チャネル累重速度 
η・（＝dη/dt）もしくは総砕屑物濃度 C（このパラメーター

は Crとη
・から算出可能），砂質砕屑物の粒径 Dsの 5つで

ある。他の条件は，これら 5つのパラメーターから算出
することができる。計算を終了させる条件は，（ i）濃度 Cm

が負になる，もしくは（ii）流速 Uがほぼゼロになる（初期

流速の 0.1％になる）という 2つに設定した。条件（ i）は，
混濁流の内部で泥質砕屑物が尽きたことを示している。一

方，条件（ii）は，実質的には砂質砕屑物が尽きたことを意
味する。本研究のモデルではチャネル累重速度がいたると

ころで一定になるように計算が進められるため，砂質砕屑

物濃度 Csが非常に低下すると，累重速度の低下を補うた

めに流速 Uが極端に低下する。そして，流速を低下させ

るために，地形勾配　　が上昇（上り坂）となって計算が

発散することになる。したがって，流速 Uの低下を検出
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図 5　海底チャネル平衡形状の変化
共通の計算条件として，砂質砕屑物粒径 Ds＝250μm，上流
端での総砕屑物濃度 C0＝0.32％，混濁流の上流端での厚さ
はチャネル深の 1.1倍に設定してある。A.  砂質 /泥質砕屑
物濃度比に応じた海底チャネル平衡形状の変化。泥質である
ほど勾配が小さくなることが分かる。その他の計算条件は，
混濁流流量 Q＝1.0× 105 m3/sである。B.  流量に応じた海底
チャネル平衡形状の変化。流量が大きいほど勾配が小さくな
ることが分かる。その他の計算条件は，砂質 /泥質砕屑物濃
度比 Cr＝0.1である。
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することが，実質的には砂質砕屑物の枯渇を検出すること

になるのである。

3.2　計算結果
計算を行った結果，平衡状態の海底チャネル地形は下に

凸な縦断形を示すことが明らかになった（図 5）。平均的
な地形勾配は主として流量および砂質 /泥質砕屑物濃度比
で決まり，より泥質で流量が大きいほど勾配は小さくなる

傾向がある。

平衡状態の海底チャネルは，無限の長さにわたって維持

できるわけではない。チャネル累重速度がゼロではない限

り，混濁流の濃度はチャネルを埋積するにつれて下流方向

に向かって低下し，いずれは空間的に均一な堆積速度が維

持できなくなる。この平衡海底チャネルが維持できなくな

るまでの長さは，混濁流の流量が大きく堆積速度が小さい

ほど長い（図 6）。また，チャネルの長さは境界条件とし
て設定した上流端での砂 /泥濃度比 Crにも強く依存して

おり，泥濃度が高ければ高いほど長いチャネルが形成され

る傾向がある（図 6）。
計算条件をさまざまに変化させ，チャネル末端での混濁

流の状態を調べたところ，チャネル平衡状態が維持できな

くなるのは，チャネル底に堆積する砂質砕屑物が使い果た

されていることによるケースと，自然堤防を構成する泥質

砕屑物が使い果たされることによるケースがあることが明

らかになった（図 7）。どちらの砕屑物が先に使い果たさ
れるかを決めているのは，上流端の砂 /泥濃度比 Crと，

混濁流のチャネル上昇速度η・（総砕屑物濃度 C）の 2つで
ある（図 8）。とりわけ砂 /泥濃度比の影響は非常に大きく，
この比が 0.6を上回る場合には必ず砂質砕屑物よりも自然
堤防を構成する泥質砕屑物が先に使い果たされることも分

かった。

4.　議　　　論

4.1　海底チャネル理論平衡形状の特徴と意義
本研究は，海底チャネルが安定的に存在する状況におい

てチャネルの縦断形を記述し，チャネルの安定性が失われ

る要因がどこにあるか探求するためのモデルを提案した。

このモデルで取り扱われる海底チャネルの堆積速度をいた

るところで 0にすれば，いわば陸上河川でいうところの平
衡河川（grade river）の地形を求めるために使うこともで
きる。海底チャネルの平衡形状に関する理論的な研究とし

ては，すでに Kneller（2003）が摩擦速度と沈降速度が常
に釣り合う場合のチャネル形状を理論化しているが，彼ら

のモデルは常に混濁流が浮流限界付近で流れ続けているこ

とを想定している。浮流限界付近では混濁流の濃度は限り

なくゼロに近づいてしまうため，彼らのモデルは現実の混

濁流の状況とは大きくかい離している。一方，Spinewine 
et al.（2011）は海底チャネルと自然堤防の埋積速度が釣合
の状態にある状況を考慮して，海底チャネルの縦断形を予

測するモデルを提案している。しかしながら，本研究はよ

り明示的に混濁流の内部の濃度変化を追跡し，さらにチャ

ネルや自然堤防の幅に関しては実際の海底チャネルの計測

図 6　平衡形状を保つ自然堤防付き海底チャネルの限界長さ
図中の線は等値線である。流量が大きく，より泥質な混濁流

が流れるチャネルほど長く伸びる傾向が現れる。共通の計算

条件として，砂質砕屑物粒径 Ds＝250μm，チャネル累重速
度η・＝5.0× 10－8m/s，混濁流の上流端での厚さはチャネル
深の 1.1倍に設定してある。

図 7　泥質混濁流および砂質混濁流の濃度変化の例
共通の計算条件として，混濁流流量 Q＝1.0× 104 m3/s， 
砂質砕屑物粒径 Ds＝250μm，チャネル累重速度η・＝5.0×
10－8m/s，混濁流の上流端での厚さはチャネル深の 1.1倍に
設定してある。A.  砂質 /泥質砕屑物濃度比 Crを低く（Cr＝
0.1）設定した場合の混濁流の濃度変化計算例。砂質砕屑物
が先に使い果たされ，平衡チャネル形状が維持できなくなる。
B.  砂質 /泥質砕屑物濃度比 Crを高く（Cr＝2.0）設定した
場合の混濁流の濃度変化計算例。泥質砕屑物が先に使い果た
され，自然堤防が維持できなくなる。
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結果に基づく経験式を利用している点が異なっている。し

たがって，実際の海底扇状地のタイプを決める要因を検討

するうえでは，本研究のモデルは利用価値が高いものと考

えられる。

それでは，実際の海底チャネルの地形を理解するにあ

たって，本研究で示したモデルはどのような意義をもつの

だろうか。本研究の海底チャネル平衡形状モデルは，あく

までも時間的・空間的に安定した状態で海底チャネルが維

持される場合の地形や混濁流の水理条件を記述しているに

すぎない。ただし，実際の海底チャネルの場合，少なくと

も上流部から中流部にかけての自然堤防付きチャネルは

長期間にわたって安定して存在していることから（Pirmez 
and Imran, 2003），平衡形状の条件に比較的近い状態にあ
ることが予想される。一方，自然堤防付きチャネルとフロ

ンタルスプレイの境界（遷移点）より下流では，流路変更

（channel avulsion）と分岐が繰り返されていることから，
海底チャネルが平衡形状に至っているとは考え難い。すな

わち，本研究のモデルは，海底谷の末端から自然堤防付き

チャネル・フロンタルスプレイ境界までの区間の海底チャ

ネルを取り扱っているということになる。

本研究のモデルは，チャネルの累重速度がゼロでない限

り，チャネルの平衡形状は有限の長さしか維持されないこ

とを示した（図 6）。実際の海底チャネルにおいては，こ
の平衡形状チャネルの長さは，前述の通り海底谷の出口か

ら下部扇状地チャネル遷移点までの長さに相当すると考え

られる。すなわち，海底チャネル平衡形状の長さを支配す

る要因は，チャネル遷移点がどの位置に現れるかを示す要

因と読み替えることができるだろう。ただし，実際の海底

チャネルの末端付近では，平衡状態は徐々に破れつつ非平

衡チャネルへと遷移が起こるはずである。したがって，平

衡形状チャネルの長さが海底谷出口から遷移点までの長さ

と厳密に一致しているとは限らない。平衡形状チャネルの

長さは遷移点の位置を決める指標としては有益かもしれな

いが，どの程度の一致が見られるかについては，現世海底

扇状地の調査に基づく今後の検証が必要であろう。

4.2 混濁流の流量と粒度分布が決める海底扇状地の形態
的多様性

海底チャネルの平衡形状モデルは，混濁流の流量と粒度

分布が海底チャネルの形態を決める主要な要因であること

を示している（図 6および図 8）。計算の結果，流量が大
きく泥勝ちの混濁流が流れるチャネルほど長い距離にわ

たって平衡形状が維持されるが（図 6），このことは，実
際の海底扇状地においても泥勝ちの海底扇状地ほど長い距

離にわたってチャネルが伸びていることと整合的である

（図 3）。一方，砂勝ちの混濁流が流れる海底チャネルでは，
自然堤防の材料となる泥が早く使い果たされるため，短い

距離で安定的な海底チャネルが維持できなくなる。このこ

とは，砂質な海底扇状地が頻繁にチャネル流路変更を繰り

返して円弧状の地形を形成することに対応すると考えられ

る（図 1および図 3）。 
さらに，安定的な海底チャネルが維持できなくなったと

きに混濁流の中に残っている浮流砕屑物の粒度分布につい

て着目すると，海底チャネル末端の地形の多様性について

理解することができる（図 7および図 8）。初生的に砂勝
ちな混濁流が海底チャネルを形成した場合，チャネル末端

では泥質砕屑物が先に使い果たされて自然堤防の堆積速度

が低下し，海底チャネルは安定的に維持されなくなる。す

なわち，自然堤防は頻繁に決壊を繰り返し，結果としてロー

ブ状の地形が海底チャネルの末端に形成されるだろう。こ

の状況は，例えば Navy海底扇状地のような砂質海底扇状
地のチャネル末端部の構造とよく類似している（Normark 
et al., 1979）。一方，初生的に泥がちな混濁流がチャネルを
形成した場合，砂質砕屑物が先に使い果たされる。この場

合，自然堤防は形成されるもののチャネル底はもはや累重

することができない。したがって，自然堤防の高さは極め

て高くなり，混濁流が自然堤防を決壊させることは難しく

なる。結果として，チャネル末端にはローブ状地形が形成

されることはなくなるだろう。この状況は，たとえばアマ

ゾン海底扇状地のような，泥質で海底チャネルがよく発達

する海底扇状地の地形的特徴とよく一致する（Pirmez and 
Imran, 2003）。
ここまで記述したように，海底チャネルの特徴は混濁流

中の初生的な粒度分布に強く影響を受けることが本研究

のモデルからは予測された。このことは Posamentier and 
Kolla（2003）などがすでに定性的な予測を行っており，
本研究の成果は彼らの予測を数値モデルに基づいて定量的

に確かめたという位置づけになる。ただし，本研究では混

濁流の流量も海底チャネルの地形的特徴を決める要因と

なっていることが明らかになったが，このことは既存研究

では十分に考慮されていなかった。 Posamentier and Kolla
（2003）では，海底扇状地の勾配変化がスロープチャネル
とフロンタルスプレイの遷移に与える影響が議論されては

いるが，そもそも海底チャネルの地形勾配がどのようにし

て決定されるかについては十分な議論がなかった。陸上河

図 8　海底チャネルのタイプ相図
流量と砂 /泥質砕屑物濃度比に応じて，（ i）末端で泥質砕屑
物を使い切り自然堤防を維持できなくなるタイプのチャネ
ルと，（ii）砂質砕屑物を使い切るタイプに分かれる。これら
は，フロンタルスプレイを伴うチャネルと伴わないチャネル
に対応すると考えられる。共通の計算条件として，砂質砕屑
物粒径 Ds＝250μm，チャネル累重速度η・＝5.0× 10－8m/s，
混濁流の上流端での厚さはチャネル深の 1.1倍に設定して 
ある。
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川の場合，沖積地形の勾配は流れの流量と砕屑物流量の比

によって自律的に決まる。すなわち，例えば砕屑物流量が

増加したり河川流量が低下したりすると上流側で堆積が進

み，全体として河川勾配が増加することで平衡状態の河川

が実現されるのである。本研究の結果は，海底チャネルで

あっても類似のメカニズムでチャネル勾配の変化が引き起

こされることを示している。したがって，海底扇状地の地

形的特徴を決める決定的な要因としては，混濁流の流量と

粒度分布という要素が重要だといえるだろう。

4.3　混濁流の特徴を決める要因
海底扇状地の地形的な特徴を決める上で極めて重要な役

割を果たすのが混濁流の特性である。それでは，混濁流の

流量や粒度分布はそもそもどのような要因によって決まる

のだろうか。現世での混濁流の観測が不十分な現時点では

あくまでも予想に過ぎないが，混濁流の発生場はおそらく

陸棚から陸棚外縁部の海底谷の谷頭であり，ここに供給

される砕屑物の量と粒度分布が混濁流の流量と粒度分布

を決めているはずである（Posamentier and Walker, 2006；
Reading and Richards, 1994）。そして，海底谷へ供給する
砕屑物の量や粒度分布を決める本質的な要因は，おそらく

陸上での風化強度と陸上河川の長さであろう。泥質砕屑物

の中でも粘土鉱物は主に長石の化学風化よって生成される

（Nesbitt et al., 1996）。すなわち，砕屑物の生成プロセスと
して化学的風化作用よりも物理的風化作用が卓越すれば，

より砂勝ちな砕屑物が沿岸域に供給されることになる。

風化作用の相対的な強弱は気候・隆起速度・基盤岩の岩質

など複数の要因によって決まるが，例えば隆起速度が速い

地域では，斜面崩壊などの物理的な破砕作用が卓越し，よ

り粗粒な砕屑物が生産されることが予測される（Sun and 
Liu, 2000）。一方，陸上河川の長さが増加すると，河川の
粒子選別作用によって河口に到達する砕屑物が細粒化し，

結果として混濁流の運搬する砕屑物の粒度分布もより泥質

なものになる可能性がある（Seal et al., 1997）。
このような供給源における粒度分布の違いは，テクト

ニックセッティングの違いによる海底扇状地の多様性を

説明するかもしれない（図 3）。例えば，隆起活動が盛ん
なプレートの活動的縁辺域では，海底扇状地の長さが受

動的的縁辺域のものに比べて短いことが報告されている

（Bouma et al., 1985）（図 3）。活動的縁辺域では山地の隆起
速度が速いため，物理的風化が相対的に重要になり，砂質

砕屑物が多く生産される。また，一般に活動的縁辺域にお

いては河川の距離が短いため，粗粒な砕屑物が十分に分級

されずに海岸線まで到達する。そして，河川の流域面積が

小さいため，砕屑物流量も小さい。これらのことから，活

動的縁辺域では混濁流の流量が小さく，供給される砕屑物

に泥の含まれる割合も少なくなるため，海底扇状地の長さ

も短くなるものと考えることができる。

一方，海水準変動が海底扇状地に与える影響はどうだろ

うか。海底扇状地は水深 1,000 mを超える深海に発達する
ため，海水準変動の影響を直接的に受けるとは考えられな

い。しかしながら，海底扇状地に砕屑物を供給するシステ

ムが海水準の影響を受けるのであれば，間接的に海底扇状

地の様式が海水準にしたがって変動することはあり得る

だろう（Posamentier and Walker, 2006）。一般に，海進期
においては岩盤・沖積河川境界が山側へ移動するため，陸

上沖積河川の長さが限界まで増加することが知られてい

る（Muto et al., 2007）。陸上河川の長さが長くなると沖積
平野の面積が増加するため，それを埋積するために砕屑物

が消費されてしまい，河口まで到達する砕屑物は極端に減

少する（Muto, 2001）。また，前述のように，河川の長さ
が増加すると分級作用によって河口付近の砕屑物は泥質に

なる。本研究のモデルの解釈が正しければ，海進時の砕屑

物の供給量の減少が海底扇状地の規模を小さくするだけで

はなく，供給砕屑物の泥質化がフロンタルスプレイの発達

を妨げることになる。経験的に，相対的海水準の上昇速度

が増加すると海底扇状地はフロンタルスプレイ卓越型から

自然堤防付きチャネル卓越型へと変化して，最終的に海進

期には海底扇状地の発達が停止すると考えられているが

（Posamentier and Kolla, 2003），このことは本研究のモデル
の予測と一致している。すなわち，海底扇状地の海水準変

動への応答は，陸上河川の変化と対応した現象なのかもし

れない。

5.　結　　　論

本研究では，自然堤防付き海底チャネルが安定して存在

する条件を検討するため，混濁流の浅水方程式系に基づく

海底チャネル平衡形状モデルを考案した。このモデルによ

り，混濁流が自然堤防付き海底チャネルの流路を安定して

維持できなくなるまでの距離やその時の状況について検討

することができる。結果として，海底チャネルの様式を決

める主要な要素として混濁流の（1）流量および（2）砂質 /泥
質砕屑物比が重要であることが分かった。流量が大きいか，

泥質な混濁流ほど海底チャネルはより長く発達するのに対

して，流量が小さく砂質な混濁流はチャネルを長距離にわ

たって維持できず，頻繁に流路が変化することが予想され

る。このことは，砂質な海底扇状地がしばしば小規模で放

射状の形態を示すことを説明する。また，チャネルの末端

で混濁流の砂質成分が保持され，フロンタルスプレイ（ロー

ブ状地形）が発達するためには，初生的に砂質砕屑物の比

率が高い流れである必要があることも分かった。今後は，

実際の海底扇状地との比較によりモデルの検証と応用を進

めていく必要があるだろう。

記号の説明

（L：長さ，M：質量，T：時間，1：無次元）
A ：砕屑物連行係数に関する経験的定数［1］
B ：海底チャネルの幅［L］
Bl ：自然堤防の幅［L］
C ：混濁流の鉛直平均した総砕屑物濃度［1］
Cf ：底面摩擦係数［1］
Cm ：混濁流の鉛直平均した泥質砕屑物濃度［1］
Cs ：混濁流の鉛直平均した砂質砕屑物濃度［1］
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Cr ：砂 /泥濃度比（Cs/Cm）［1］
Ds ：砂質砕屑物の粒径［L］
Es ：底面砕屑物連行係数［1］
H ：海底チャネルの深さ［L］
M ：dEs/dU［L－1T］
Q ：混濁流流量［L3T－1］

R ：堆積物水中比重［1］
Rep ：粒子レイノルズ数［1］
U ：混濁流の鉛直平均流速［LT－1］

a1, a2, a3, a4, a5：砕屑物沈降速度に関する経験的定数［1］
ew ：周囲水連行係数［1］
g ：重力加速度［LT－2］

h ：混濁流の厚さ［L］
ks ：底面粗度高さ［L］
r0 ：底面近傍（流れの厚さの 5％高さ）における濃度

と平均濃度の比［1］
t ：時間［T］
u＊ ：摩擦速度［LT－1］

ws ：砂質砕屑物沈降速度［LT－1］

x ：流下方向を正とする空間座標［L］
α 1 ：チャネル幅に関する経験的定数［L（1–3β 1）Tβ 1］

α 2 ：チャネル深に関する経験的定数［L（1–3β 2）Tβ 2］

α 3 ：自然堤防幅に関する経験的定数［L（1–3β 3）］

β 1 ：チャネル幅に関する経験的定数［1］
β 2 ：チャネル深に関する経験的定数［1］
β 3 ：自然堤防幅に関する経験的定数［1］
η ：基準面から測ったチャネル底面の高さ［L］
κ ：カルマン定数［1］
λ p ：底面堆積物の間隙率［1］
ν ：海水の動粘性係数［L2T－1］

ρ f ：海水の密度［ML－3］

ρ s ：砕屑物の密度［ML－3］
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