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摘要 

廣布於海岸山脈東翼的全新世海階地形強烈的展現花東海岸在數千年來活躍

的構造特性，南北階地的形態差異則表現出抬升機制在空間分布上有所不同。前人

多利用海階沉積物的定年資料計算區域抬升速率，用以解釋南北構造活動特性的

差異，然而在海階分階、側向對比、產狀描述與階地成因等地形演化歷程則受限於

花東海岸強烈的侵蝕作用與旺盛的堆積作用，海階地形不明顯、露頭出露狀況不

佳，導致前人較少著墨。地表的塑形與地下構造息息相關，若能夠針對富含年代資

料與高度控制的海階地形進行分析、則更有機會去深入探討區域構造活動特性。因

此，本研究重新探討北段花東海岸─嶺頂至成功的海階成因，透過野外工作量測海

階底岩面高度、確認各地沉積層與階地層序並採集定年樣本，最後由海水面升降與

構造抬升速率所構成的相對海水面變化來分析花東海階自晚更新世以來的演化歷

史，同時探討由海階形態所隱含的構造意義。 

透過階地形態的差異，本研究將海階系統分為南北兩群（T1-T6、TI-TV），並

依據長期抬升速率的不同，將研究區域分為嶺頂區（2.5 mm/yr）、新社區（4.5-4.8 

mm/yr）、長濱區（6.3-6.4 mm/yr）與石雨傘區（4.5-5.0 mm/yr），分區探討海水面

與構造抬升在不同時間對各區的影響。在 16-8 ka 絕對海水面上升快速時期，四個

分區的變化相似，皆呈現相對海進狀態，並在底岩上堆積厚層海進沉積層。8 ka 後

各地因抬升速率與構造活動特性不同，沉積層出露高度、出露形式、海階形態與階

面階崖高度分布各有不同。嶺頂區與新社區海階面窄、海階崖高、兩期海階的生成

年代跨距大，海階成因與鎖定斷層造成較長的再現週期、千年尺度大地震的抬升有

關；南部長濱區與石雨傘區普遍出現小階崖、階面寬的現象，與潛移斷層造成的同

震與快速的間震抬升有關。 
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雖然四個分區的海階在抬升速率以及構造活動特性與縱谷斷層對應良好，但

透過歷史地震事件與古地震紀錄所推估的瑞穗斷層與池上斷層地震再現週期以及

同震垂直變形量卻與海岸地區的海階階崖高度存在差異。為了解決此問題，本研究

利用 Okada（1985）的彈性半空間模型進行模擬，認為嶺頂斷層若存在週期為千年

尺度的地震，當地震規模到達 Mw=7.4，則可以在海岸生成 2-3 公尺的海階崖，符

合北段海階所觀察到的大階崖現象。池上斷層若要在海岸地區形成實際量測值為

1.4 公尺的小階崖，則地震規模須達到 Mw=7.2，對潛移斷層較不可能，南段海階

的抬升、小階崖的生成主要還是透過頻繁的小地震事件、配合快速的間震潛移抬升

與侵蝕作用才能夠形成如此高度的海階崖。 

 

關鍵字：海階地形、花東海岸、環境演化、相對海水面變化、構造抬升、縱谷斷

層 

  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 VI

Abstract 

Distinct staircase topography of marine terraces along the eastern flank of the 

Coastal Range obviously denotes the active tectonic uplift of the Huatung coast in 

Holocene. Differences of marine terrace occurrences between the northern and the 

southern Huatung coast indicate that uplift mechanisms of the terrace system vary from 

place to place. Previous researches put much efforts on calculating long-term uplift rates 

in order to scrutinize how tectonic structures deform the coastline, but the environmental 

evolution and how marine terraces were formed remained equivocal due to the cover of 

alluvial and fluvial deposits on top of the terrace surface. Since that formation of marine 

tarraces are strongly influenced by underlying structures, clarification of how Holocene 

marine terraces were formed increases the understanding of related fault systems. Field 

excursions across coastal and river profiles from Linding to Chengkung are conducted in 

this research, trying to discover record of terrace evolution. By measuring height of paleo 

wave-cut platforms, recognizing sediment occurrences and collecting samples for 14C 

dating, we reconstruct how paleo sea level change and tectonic upift affected terrace 

formation which imply the tectonic signature of the Huatung marine terraces. 

By comparing differences of terrace occurrences, including width of terrace surface 

and height of terrace riser, we classify marine terraces into two groups, T1-T6 for terraces 

in the north (Lindind to Zhangyuan area), and TI-TV for those in the south (Baxian cave 

to Chengkung area). Four tectonic sub-regions are identified with different long-term 

uplift rates, naming Lingding, Shinshe, Changbin and Shitiping region, with uplift rates 

ranging 2.5, 4.5-4.8, 6.3-6.4, and 4.5-5.0 mm/yr, respectively. As sea level rose quickly 

in 16-8 ka, all these sub-regions undergone relative transgression, accumulating thick 
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marine deposits on the bedrock. As sea level reached its culmination at 7 ka and persisted 

stable since then, tectonic uplift became the dominant forcing for shaping the coast, 

turning the environment into relative regression. Forming with dissimilar uplift rates, 

marine terraces of four sub-regions occurred in different types. In Lingding and Shinshe 

region, marines terraces usually consist of narrow terrace surfaces and high terrace risers, 

suggesting that terraces were uplifted by locked faults with big coseismic uplift, possibly 

earthquakes of millenial time scale. In Changbin and Shitiping region, terraces are 

composed of wide terrace surfaces and low terrace risers, indicating deformation of 

creeping faults with small coseismic and fast interseismic uplift. 

Although the spatial distribution of four sub-regions well correlates with the 

segmentation of the Longitudinal Valley Fault, vertical displacements of paleo-

earthquakes recorded in the Huatung Valley didn’t show much evidence of coastline 

uplifting events. Through the elastic half-space modelling proposed by Okada(1985), we 

find out that once the earthquake magnitude (Mw) reaches 7.4, the coseismic uplift of 

Linding and Ruisui fault could attain 2-3 m around coastal area, which matches heights 

of terrace risers in the north. For terraces in the south, as proposed by results of modelling, 

the 1.4 m terrace riser should be uplifted by a Mw 7.2 event, a magnitude that is hard to 

reach for Chihshang fault, an active creeping faults. Terraces in the south should be 

developed by high erosion rate accompanied with frequent small coseismic uplift and fast 

steady interseismic uplift. 

 

Keywords: marine terrace, Huatung coast, environmental evolution, relative sea 

level change, tectonic uplift, Longitudinal Valley Fault  
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第一章 緒論 

1.1  研究動機 

臺灣位於菲律賓海板塊（Philippine Sea plate）與歐亞板塊（Eurasian plate）交

界（圖 1-1），活躍的構造運動與高頻率的地震活動顯示兩板塊聚合造成巨大的應

力累積，呈現於斷層與褶皺的變形，並造成地表的快速抬升。抬升地塊受到海水侵

蝕、生成一系列海階地形（marine terrace），將同時記錄構造作用與海水面變動歷

史。花東海階因為含有豐富的定年材料，進而成為研究新構造的良好體材。 

海階由階面、階崖、海岸線角與上覆沉積物組成（圖 1-2），隨著海水的侵蝕，

海蝕平台將會生成，同時堆積有海灘沉積物。若階面生成後陸地抬升或海水面下

降，海水將會在原本的海蝕平台之下侵蝕出新的海蝕平台，海階就此生成。位在階

面最內緣與階崖的夾角稱為古海岸線角，記錄原始的海水面位置，同時此海階與下

覆海蝕平台的階崖高度差則反映構造抬升或海水面下降的量值，若再配合階面沉

積物的年代給予時間的制約，將能夠有效的推估古海水面變動量與構造抬升量。除

了構造抬升與海水面變動以外，階崖高度、階面寬度、階地沉積物厚度與沉積物組

構皆反映了海階生成時的物理機制，海階成為聯結構造運動、海水面升降與古沉積

環境演化的重要橋樑。 

世界眾多的海階研究，莫過於以 MIS 5e（Marine Isotope Stage 5e）所生成的海

階的研究最為著名。MIS 5e 為十二萬五千年前的高海水面時期，海水面較今日高

約 5-6 公尺，該時期所生成的海階階面寬廣、形態明顯，廣泛的分布於世界各海岸

地帶。因為該時期海水面較現今海水面高，所生成的地形不會被後期的海水侵蝕，

階地容易保存，進而成為良好的古海階研究素材。在被動大陸邊緣（passive 

continental margin）等構造穩定區域，前人多利用此海階高度重建十二萬五千年前
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的古海水面高度；在活動大陸邊緣（active continental margin），除了可以利用 MIS 

5e 海階高度來計算區域長期抬升速率外，所求得的長期抬升速率將可以估算鄰近

區域其它高海水面時期所生成的階地年代或古海水面高度。 

若著眼於本研究區域─花東海岸的海階地形，雖然花東海岸因為高抬升速率，

MIS 5e 海階多已抬升並被侵蝕殆盡，但同時也是受惠於快速抬升的影響，海岸地

區在全新世生成一系列年輕的海階地形，記錄著海水面與構造近期的活動狀況。前

人在花東海岸已多有論述，大致可分為階地對比、新期構造運動解釋與階地成因等

三個部分。在階地對比方面，早期因缺乏年代控制，多利用階面高度進行分階與側

向對比（石再添等人，1988），後期則利用階面的定年資料，明確指出現今分布於

花東海岸的海階皆為全新世的產物（Yamaguchi and Ota, 2004；Hsieh et al., 2004；

Hsieh and Rau, 2009；陳思婷，2018）。隨著定年技術的進步與普及，海階研究開

始利用定年資料計算各區域的抬升速率，推論花東海岸在新期構造活動中具有不

等量抬升、南快北慢的現象，唯各研究所劃分的構造分界與解釋不同（徐鐵良，

1954；石再添等人，1988；謝孟龍，1990；謝孟龍與劉平妹，2010；Chen et al., 1991；

Hsieh et al., 2004；Yamaguchi and Ota, 2004；Hsieh and Rau, 2009）。花東海階的生

成機制，大部分研究皆指出階梯狀地形應與地震活動相關（徐鐵良，1954；石再添

等人，1988），後期研究則再加入明確的年代資料指出區域可能的變形模式（Hsieh 

and Rau, 2009）。總結而言，花東海岸廣布的海階地形，快速抬升特性與南北可能

具有差異的抬升機制已被許多研究提及。 

比較花東海岸與世界其它地區的海階地形研究，花東海岸因為具有快速的構

造抬升，海階記錄千年至萬年尺度的變化，與世界其它區域幾十萬年尺度的地質紀

錄大不相同。相較於十萬年尺度的變動，千年至萬年尺度的構造活動紀錄與人類生

活更為息息相關，研究花東海階將有助於拓展我們對斷層長週期活動型態的認知，
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除了透過 GPS（Global Positioning System）、InSAR（Interferometric Synthetic Aperture 

Radar）、PS-InSAR（Persistent Scatterer Interferometric Synthetic Aperture Radar）與

水準測量（levelling）等數天到數年變動量，以及由槽溝挖掘獲得百年尺度的古地

震紀錄，花東海階將有更多資料可以反映千年尺度的斷層活動型態，對於斷層活動

特性與危害評估都有所助益。且在千年至萬年的時間尺度中，海階生成同時受到海

進海退的影響，更能將海水面與構造作用反映在成因與階地形態上。 

雖然前人在花東海岸已有諸多成果，但在海階分階、階地側向對比與階地產狀

的資料較為缺乏，同時影響海階生成的構造系統也沒有定論。實際於野外露頭觀

察，可以發現雖然在地形圖上可以看到明顯的階梯狀地形，但野外露頭顯示大部分

的海階底岩面上皆覆蓋厚層的沖積扇與河流沉積物，且各地厚薄不一，近山麓或沖

積扇區域的海階上覆較厚層的陸相沉積物，並漸漸向兩側減薄。後期陸相沉積物的

覆蓋除了改變地形面高度，也造成露頭出露狀況不佳，海階的露頭資料變得瑣碎而

不連續，同時也無法利用地形面高度進行階地的側向對比或長期抬升速率的估算。

有鑑於此，本研究嘗試從地形學與沉積學角度，透過大量的野外工作調查花東海岸

嶺頂至成功以北小港地區的階地產狀與階面沉積物組構的變化，配合碳十四定年

資料獲得各個沉積層的年代制約。同時運用抬升速率與階地形態的差異將不同的

海階系統進行分類，並透過階地沉積物定年結果與長期抬升速率計算的階地年代

進行海階分階及側向對比。為了討論構造與海水面變動之間的相對關係，本研究將

絕對海水面變化與區域抬升速率進行套疊，建構相對海水面變化曲線，除了解釋海

水面在不同區域的變化以外，亦可以解釋古地理演化。除了環境演化外，本研究亦

透過海階產狀差異，將造成階地抬升的構造系統進行分段，最後搭配數值模擬的成

果，提出影響花東海階抬升的構造活動機制。 
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圖 1-1、臺灣地體架構。臺灣位於歐亞板塊與菲律賓海板塊交界，菲律賓海板塊以

82 mm/yr 的速率朝向歐亞板塊聚合（Yu et al., 1997），此巨大的聚合應力

除了令臺灣有雄偉的造山運動外，同時造成全區活躍的構造運動與頻繁的

地震事件。本研究區域─花東海岸同樣受到聚合應力的影響，使海岸沿線

生成豐富的海階地形。圖片引用自 Chen et al.（2001）。 

 

 

圖 1-2、海階地形示意圖。海階由海階面、階崖與海岸線角組成，海岸線角指示海

階面生成時的海水面高度。在一般的海階剖面中，海階底岩面之上會覆蓋

原始波浪作用所沉積的海灘沉積層，其上會再覆蓋陸相沉積物，如沙丘、

河流相沉積物、沖基層與崩積層。這些後期覆蓋的沉積物將會使階面高度

改變，同時覆蓋古海岸線角，使觀察到的階地內緣為階地後緣（back edge），

此高度並不代表古海水面的高度。圖片引用自 Weber（1990）。 
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1.2  研究目的 

本研究嘗試分析花東海岸嶺頂至成功地區的海階地形，藉由各區域階地形態

差異與階面沉積物組構特性，重建花東海岸的海階生成模式與古地理演化，並探討

影響階地生成的斷層系統與變形模式。是故詳細的研究目的如下： 

1. 利用高精度數值地形模型配合野外調查，圈繪各區域海階分布並建立階地層序。 

2. 透過沉積物組構變化、配合構造抬升與海水面變動速率探討環境演化。 

3. 詳述野外產狀與海階底岩面高度，繪製海階剖面，劃分花東海階形態與分布。 

4. 統整前人與本研究定年資料，計算區域長期變形速率，配合海階與海岸地形特

徵探討區域構造、地震事件抬升量、變形速率與變形模式。 

5. 透過數值模擬方法模擬斷層在花東海岸的同震垂直變形量，檢視海階可能的抬

升構造與抬升機制。 

  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 6

  

第二章 文獻回顧 

本研究區域位於北段花東海岸，北起嶺頂、南至成功三仙台，海岸線長約 100

公里（圖 2-1）。本章節描述臺灣的板塊架構、海岸山脈的岩性分布以及影響海階

地形發育的斷層系統，另外針對海階地形的定義、演化與全球各地的海階相關研

究，海階成因與海水面升降的關係，以及碳十四定年方法同樣會在本章節作介紹。 

 

2.1  區域地質 

臺灣位於菲律賓海板塊與歐亞板塊碰撞帶（Chai, 1972；Teng, 1990），以縱谷

斷層（Longitudinal Valley Fault）為板塊的縫合帶。弧陸碰撞理論中，「弧」為南

中國海板塊隱沒至菲律賓海板塊之下形成的北呂宋火山島弧，而「陸」為歐亞大陸。

北呂宋島弧在生成後隨著菲律賓海板塊向西北方移動，碰撞之後，火山島弧仰衝至

歐亞板塊之上稱為海岸山脈。 

海岸山脈演化始於南中國海板塊在中期中新世隱沒至菲律賓海板塊之下生成

的火山弧，岩性主要為安山岩質的火山岩與碎屑岩，稱為都鑾山層（徐鐵良，1956）。

火山成長出露水面並逐漸停止活動後，形成在火山體周圍淺海的生物礁體成為今

日所見的港口石灰岩（陳文山，2010；Chang, 1967）。島弧系統隨著菲律賓海板塊

的移動持續靠近歐亞板塊，大量的造山沉積物自上新世開始以濁流形式堆積到火

山島弧周圍的盆地中（retro-foreland basin），依照碎屑物組成分為蕃薯寮層與八里

灣層（Teng, 1979；Chen and Wang, 1988）。 
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圖 2-1、研究區域斷層分布、高度分布與區域地質圖。本研究區域為北段花東海岸─嶺頂至成功三仙台，全長約 100 公里。海階地形沿

海岸線分布，海階面高度不高於 70 公尺。地質圖與斷層分布引用自陳文山（2016）。 
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隨著島弧系統持續向歐亞板塊移動，兩板塊的交界帶受到隱沒與碰撞的聚合

作用，碰撞帶的岩層被擠壓形成混同層，除了具鱗片狀構造的泥岩以外，混雜來自

兩側板塊的各種岩塊，計有沉積岩、蛇綠岩與安山岩等，稱為利吉層。前人針對利

吉層內的沉積岩岩塊岩屑組成與化石進行分析，判斷大部分沉積岩岩塊來自中新

世沉積層，及部分上新世的蕃薯寮層，其生成於更新世以後（羅煥紀等人，1993；

Chen, 1997）。隨著碰撞作用持續進行，北呂宋島弧逐漸併貼至古臺灣島，並上衝

至陸上，稱為海岸山脈。海岸山脈持續抬升，東西兩翼各自受到海洋與河流等營力

作用，形成一系列的階地地形。上述岩性分布如圖 2-1 所示。 

受到菲律賓海板塊與歐亞板塊斜碰撞的影響，海岸山脈主要的地形與構造線

都呈現東北-西南走向（陳文山等人，2010）。研究區域內主要的斷層系統包括位

於海岸山脈西緣的縱谷斷層以及位在山脈內部的蕃薯寮坑斷層、奇美斷層、大港口

斷層、永豐斷層與都鑾山斷層（圖 2-1）。根據斷層錯移的地層、地震紀錄和槽溝

挖掘判斷的古地震事件，僅縱谷斷層在近期有明顯的活動紀錄，此斷層與本研究聚

焦的晚更新世以來的階地成因息息相關，以下將針對縱谷斷層進行詳細描述。 

 

2.2  活動斷層 

2.2.1  縱谷斷層 

縱谷斷層（Longitudinal Valley Fault）坐落於花東縱谷東側，為走向北東 15-20

度，總長約 150 公里的高角度逆斷層（陳文山等人，2008；林啟文等人，2009）。

GPS 的測量結果顯示歐亞板塊每年 82 mm 的壓縮量約有 30 mm 消耗於縱谷斷層

（Yu et al., 1997），同時臺灣每年所發生的地震事件亦有 30%集中於縱谷斷層（Chen 

et al., 2007），此現象顯示縱谷斷層具有巨大應力累積，屬於非常活躍的斷層。此

斷層系統在縱谷的南北段有截然不同的活動行為：北段縱谷斷層在地表無明顯的
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斷層跡出露，亦無明確的階地地形顯示斷層的活動，推測乃是受到溪流的沖刷與大

量全新世礫石層的覆蓋；中段與南段縱谷斷層則可在縱谷東緣見到明顯的斷層崖

與河階地形。前人藉由磁力異常分析（Hu and Chen, 1986）與部分區域的斷層露頭

推測縱谷斷層應位在花東縱谷東側與海岸山脈的接壤處，並透過地電阻測勘（石瑞

銓等人，2004）、地表變形（楊貴三，1986；張瑞津等人，1992；Bonilla et al., 1997；

Shyu et al., 2006）、槽溝開挖（陳文山等人，2004、2008；顏一勤等人，2005；Chen 

et al., 2007）、水準測量（Murase et al., 2013）與 GPS 測量（陳文山等人，2008；

Chen et al., 2007）等方式確認斷層位置，再依照不同區段的斷層活動特性將縱谷斷

層由北至南分為嶺頂斷層、瑞穗斷層、池上斷層與利吉斷層（陳文山等人，2008）。

本研究之研究區域位於嶺頂、瑞穗與池上等三條斷層上盤，以下主要介紹此三條斷

層之活動特性、速率與斷層幾何形態。 

(1)  嶺頂斷層 

嶺頂斷層（Linding Fault）北起花蓮溪出海口，南至光復鄉富田村，全長約 32

公里，為一條帶有逆衝分量的左移斷層（圖 2-2；陳文山等人，2008；林啟文等人，

2009）。嶺頂斷層沿線並無明顯的斷層隆起地形，自中央山脈一側所堆積的沖積扇

向東穿越縱谷發育，沖積扇並未受到斷層明顯的錯動，顯示此斷層在近期並不活躍

（徐鐵良，1955；梁克帆，2012）。在缺乏地表斷層跡的情況下，Hu and Chen（1986）

利用花東縱谷與海岸山脈磁力異常的特性，認為縱谷斷層應該位於海岸山脈西側，

與縱谷的交界處。石瑞銓等人（2004）透過地電阻測勘，發現花蓮月眉社區測線之

下存在一低電阻帶，是一電阻率構造不連續帶，研判為斷層帶。Kuochen et al.（2004）

利用 1991-2002 年規模 ML>3 的地震重新定位，約略顯示一向東傾斜的地震帶，即

可能為縱谷斷層的斷層面。 
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除了透過地球物理方法了解嶺頂斷層的斷層特性以外，大地測量、GPS 與水

準測量等方法也提供了斷層短期變形的詳細資訊。陳佳元（1974）利用三角點測量

方法，發現海岸山脈北段相對於中央山脈朝北北東方向移動，相對移動速率約為 30 

mm/yr，而在跨斷層兩側的左移分量約為 5.8-12.2 mm/yr。Chen et al.（1991）利用

Biq（1984）發表的 1914-1979 年大地測量的差異，推論海岸山脈北段有朝向方位

角 11 度、北北東方向的移動。Yu and Kuo（2001）利用 GPS 位移場資料變化，同

樣觀察到斷層兩側約有 5.5-15.5 mm/yr 的左移位移量。陳文山等人（2008）利用 Yu 

and Kuo（2001）之 GPS 位移場資料，發現在平行斷層走向、方位角 30 度的方向

上，海岸山脈相對中央山脈有 19.3 mm/yr 的位移量，同時在垂直斷層走向、方位

角 300 度的方向上不具有明顯的壓縮或伸張量（圖 2-3，剖面 A）。饒瑞鈞等人

（2008）利用 2004-2008 年 GPS 速度場變化，同樣觀測出在與平行斷層走向的方

向上有較垂直斷層走向更為明顯的速度場變化量。在水準測量方面，饒瑞鈞等人

（2008）在 2004-2008 年間共施測 5 次，但在斷層兩側的抬升速率變化並不明顯。

統合以上結果，嶺頂斷層在近期的間震活動行為屬於具有逆衝分量的左移斷層。在

斷層幾何形態方面，地震重定位所顯示的斷層面並不清楚，但Kuochen et al.（2004）

指出嶺頂斷層約為一走向北偏東 20 度，向東傾 50 度的逆斷層（圖 2-4，剖面 B）。 

 

表 2-1、嶺頂斷層傾角與深度關係。 

研究 傾角與深度 

Kuochen et al.（2004） 50°  

 



doi:10.6342/NTU201802816

 

 11 

 

圖 2-2、嶺頂斷層條帶地質圖。座標系統為 TWD67。（林啟文等人，2009）。 
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圖 2-3、橫跨縱谷斷層之 GPS 水平速度場變化圖。左圖為各剖面位置與橫跨之斷

層，右圖為各斷層的水平速度場變化。A-1 與 A-2 皆為剖面 A 之結果，A-

1 中紅、藍兩條曲線為方位角 300 度、垂直斷層走向的水平場速度變化，

可以發現在嶺頂斷層兩側無明顯速度變化；A-2 的綠色曲線為方位角 30

度、平行斷層走向的水平速度場變化，速度場在嶺頂斷層東側明顯大於斷

層西側。剖面 B 穿越瑞穗斷層，在方位角 294 度、垂直斷層走向的水平場

速度變化中，速度場在斷層上盤明顯向西遞減，由 36.4 mm/yr 遞減至 12.8 

mm/yr。剖面 C、D 皆穿越池上斷層。在剖面 C 中，方位角 282 度、垂直

斷層走向的水平場速度變化，速率在上盤並無明顯衰減，但在橫越斷層尖

端時快速下降，由 23.8 mm/yr 遞減至 1.5 mm/yr。此現象同樣在 D 剖面、

方位角 285 度的水平速度場變化中可以觀察到，速率在上盤維持穩定，但

一穿越斷層速率即下降 26.4 mm/yr（陳文山等人，2008）。 
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圖 2-4、震源機制解與背景地震分布剖面圖。左圖之底圖為陸地與海底等高線圖，

小圓點為震央位置，顏色深淺代表震源深度，方框為分區範圍，結果呈現

於右圖相對應之剖面。B 剖面穿越嶺頂斷層，斷層面並不明顯。C 剖面通

過瑞穗斷層，斷層面在淺部不明顯，但深度大於 20 公里後斷層面較為明

確。C、D 剖面穿越池上斷層，面狀結構較為明確，搭配震原機制解可推

論為一高角度逆斷層（Kuochen et al., 2004）。 
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(2)  瑞穗斷層 

瑞穗斷層（Ruisui Fault）北起光復鄉富田村，南至玉里鎮春日里，全長約 33

公里，為一向東傾沒的逆斷層（圖 2-5；陳文山等人，2008；林啟文等人，2009；

Chen et al., 2007）。在地球物理探勘方面，石瑞銓等人（2004）透過地電阻測勘，

在春日地電阻測線發現電阻率不連續帶，推測為斷層位置，且斷層在淺部區域近乎

垂直（林啟文等人，2009）。Kuochen et al.（2004）的地震重定位結果同樣顯示一

清楚向東傾斜的高角度斷層面。 

在斷層短期變形的方面，Biq（1984）透過三角點測量，觀測到海岸山脈中段

與南段由原本北段朝向北北東方向轉為朝向西北方向移動。陳文山等人（2008）在

瑞穗斷層區域所繪製的方位角為 294 度、垂直斷層走向的剖面中，GPS 水平位移

速率由東向西明顯的由 36.4 mm/yr 遞減為 12.8 mm/yr，消耗於斷層上盤地塊的年

壓縮量約為 23.6 mm/yr（圖 2-3，剖面 B）。斷層兩側所量測的 GPS 水平位移出現

明顯壓縮量的現象同樣在饒瑞鈞等人（2008）被報導，根據其研究成果，在 2004-

2008 年的 GPS 速度場變化中，光復區域與瑞穗區域皆顯示斷層上盤在水平方向有

約 14.5-15 mm/yr 的壓縮量。以上結果顯示瑞穗斷層為具有鎖定（locked）特性的

逆衝斷層。 

除了上述的間震變形外，瑞穗斷層也有過歷史地震紀錄。1951 年 11 月 25 日

2 時 47 分與 2 時 50 分於花東縱谷所發生的兩起大地震經 Cheng et al.（1996）的重

定位工作，顯示 2 時 50 分的地震震央位於樂合區域，規模 Mw 7.0，命名為玉里地

震，震源機制解顯示此次瑞穗斷層的破裂為具有左移分量的高角度逆斷層。除了三

條明顯的地表破裂（楊蔭清，1953；Hsu，1962），在斷層沿線多處出現斷層上盤

的抬升與水平滑移，地表抬升量約為 0.5-1.3 公尺，水平滑移 1.6 公尺（Bonilla，

1975）。為了調查瑞穗斷層的斷層活動特性與地震再現週期，前人在瑞穗斷層沿線
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具有明顯線形、階地崖與斷層崖處進行多項鑽井與槽溝挖掘工作。除了在地調所位

於瑞穗鄉的玉里 1 號與玉里 2 號井有看到斷層傾角為 20-45 度與 40-60 度的小規模

斷層以外（林啟文等人，2009），安定橋槽溝陳文山等人（2004）與大富一號、二

號、三號槽溝顏一勤等人（2005）皆觀察到明顯向東傾斜、傾角約 30 度的斷層構

造，且槽溝內不同沉積層所受的錯移量不同，顯示斷層有多次活動的跡象。若統合

安定橋槽溝、大富槽溝與富興槽溝內觀察到的古地震事件，可分類為 P1-P4 等四次

事件，四次事件的年代與垂直錯移量如下： P1 為 1951 地震（1.98 公尺）、P2 古

地震距今約 260 年前（2.62 公尺），P3 古地震介於距今 365±75 年前至 150 年前

（3.4 公尺），P4 古地震介於距今 640 至 500 年前（>0.7 公尺），地震再現週期約

為 170 至 210 年（陳文山等人，2006；林啟文等人，2009；Chen et al., 2007）。 

運用古地震事件所計算之斷層抬升速率約為 12.5-16.0 mm/yr，配合槽溝剖面

中斷層傾角 30 度所計算之斷層水平滑移速率為 21.6-22.7 mm/yr（陳文山等人，

2008；Chen et al., 2007）。Shyu et al.（2006）利用秀姑巒溪剖面底岩形河階所計

算之河川下蝕速率為 15.7-19.1 mm/yr，約略大於古地震事件所求得之斷層抬升速

率，可能與河川為了達到均夷剖面所產生的少量非源自於侵蝕基準面變動所產生

的下蝕作用有關，但整體速率相似。 

在斷層幾何形態上，陳文山等人（2008）透過奇美村東西兩側的抬升速率差異，

認為瑞穗斷層在此有一轉折，淺部 0-6 公里約東傾 40-50 度，大於 6 公里則轉為 30

度。Shyu et al.（2006）利用量測之底岩位態，推測嶺頂斷層淺部 0-2.5 公里斷層東

傾 50 度，大於 2.5 公里則轉為東傾 30 度。秦念祺（2014）利用 GPS 與水準測量

量測結果，配合 Okada（1985）彈性半無限空間模型進行計算，推測出兩組斷層幾

何形態的最佳解，第一組為 0-10 公里為東傾 65 度，大於 10 公里為東傾 60 度；第

二組為 0-10.5 公里為東傾 45 度，大於 10.5 公里則為東傾 44 度。Kuochen et al.



doi:10.6342/NTU201802816

 

 16 

（2004）透過地震重定位的結果，同樣認為嶺頂斷層是東傾 50 度的逆斷層（圖 2-

4，剖面 C）。 

 

表 2-2、瑞穗斷層傾角與深度關係。 

研究 傾角與深度 

Kuochen et al.（2004） 50°  

Shyu et al.（2006） 50°（0-2.5 km） 30°（>2.5 km） 

陳文山等人（2008） 40°-50°（0-6 km） 30°（>6 km） 

秦念祺（2014） 65°（0-10 km） 60°（>10 km） 

45°（0-10.5 km） 44°（>10.5 km） 
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圖 2-5、瑞穗斷層條帶地質圖。座標系統為 TWD67。（林啟文等人，2009）。 
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(3)  池上斷層 

池上斷層（Chihshang Fault）北起花蓮玉里、南至台東瑞源，全長約 65 公里，

為一北北東走向、向東傾沒的逆斷層（圖 2-6、2-7；陳文山等人，2008；林啟文等

人，2009；Chen et al., 2007）。地球物理觀測研究，於池上斷層區域施行的反射震

測除了可以發現上盤明顯的褶皺撓曲以外，岩層層面不連續的訊號亦非常明顯，研

判為斷層帶（石瑞銓等人，2001、2003）。斷層短期變形研究，透過 GPS 與潛變

儀所觀測的速度場變化與壓縮量，顯示池上斷層為一快速潛移（Creeping）的斷層，

水平位移速率可達 20-30 mm/yr（Yu and Kuo, 2001；Lee et al., 2006；Chen et al., 

2007）。陳文山等人（2008）同樣利用 GPS 速度場變化，指出池上斷層上盤無明

顯的應力累積，但在橫跨過斷層後水平變形速率有 21-25 mm/yr 的下降，顯示斷層

上盤之應力大多透過斷層尖端的潛移現象釋放（圖 2-3，剖面 C、D）。 

與瑞穗斷層相同，池上斷層亦有歷史地震紀錄。1951 年台東地震之地震重定

位（Cheng et al., 1996）與 2003 年成功地震之主震與餘震的地震序列（圖 2-8；Lee 

et al., 2006），兩地震皆顯示池上斷層淺陡深緩的斷層面。1951 年台東地震無明確

的同震變形資訊，2003 年成功地震之同震變形與震後變形資訊如下：Chen et al.

（2006）透過 GPS 量測資料，顯示同震變形最大之處在近海岸線的區域，最大水

平位移 13 公分、最大垂直位移 26 公分。Lee et al.（2006）觀察到同震後斷層尖端

主要產生褶皺變形，並產生 1-2 公分的水平與垂直位移。水準測量顯示震後 120-

125 日，斷層尖端在水平與垂直方向產生 7-9 公分滑移。Hu et al.（2007）透過強

地動儀與 GPS 觀測同震變形，強地動儀顯示在靠近震央的海岸線一帶有最大的垂

直位移量，為 18 公分，斷層尖端的變形量較小，僅數公分。GPS 同樣看到相似的

變形狀態，海岸線最大水平位移 12.6 公分、最大垂直位移 26.3 公分（圖 2-9）。

Hsu et al.（2009）透過 GPS 位移觀察震後 157 日之震後變形，同樣看到近斷層端
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有較快的水平與垂直滑移速率，近震央的海岸線震後變形不明顯，水平與垂直滑移

量僅數公分。 

除了歷史地震外，池上斷層沿線多處出現河階地形、地層撓曲、線形崖以及地

表建物的破壞，在鼈溪的斷層露頭還可見到利吉層逆衝至更新世或全新世的礫石

層之上，逆斷層活動特性明確（王源與陳文山，1993；林啟文等人，2008；陳文山

等人，2008；Hsu, 1962）。除了曾彥祺等人（2010）透過淺層震測觀察池上斷層傾

角在近地表為東傾 70 度外，陳文山等人（2006）透過鑽井與槽溝工作指示池上斷

層近地表的斷層幾何與活動特性，描述如下：位於瑞源地區的四口淺井鑽探顯示斷

層向東傾斜 67 度。錦園 1 號槽溝未見明確的斷層錯動現象，僅見到礫石層沉積同

時形成的褶皺，搭配槽溝東側與錦園溪中的鑽井，此區域應存在一未切穿至地表，

向東傾斜 33 度的斷層面。錦園 2 號槽溝可見一向西傾斜的逆斷層，研判為池上斷

層分支斷層的背衝斷層。錦園 3 號槽溝處除了有明顯的地表建物破壞以外，槽溝

中的岩層出現一向斜構造，向斜軸部有一截切至地表回填土層、錯距約為 8-11.5 公

分的逆斷層，推測為 2003 年成功地震同震與震後累積的變形。透過槽溝中的岩層

錯移，池上斷層位於錦園區域的長期抬升速率應大於 8.3 mm/yr。朱曜國（2007）

統整萬安槽溝古地震資料，認為池上斷層在過去 800 年至少發生 5-10 次古地震事

件，各地震事件的垂直抬升量約為數十公分，最大約為 60 公分，斷層再現週期為

50-160 年。顏一勤等人（2014）統整錦園與萬安槽溝資料，認為在過去 1000 年內，

池上斷層至少有 9 次的古地震事件，配合池上斷層在 1951 與 2003 年兩件地震事

件相距 52 年，推估斷層再現週期為 50-110 年。 

在斷層幾何形態方面，多數研究皆指出池上斷層呈現淺陡深緩的現象。陳文山

等人（2008）透過地表之 GPS 速度場變化，認為池上斷層在 0-20 公里斷層傾角為

東傾 60 度，20-30 公里為東傾 45 度。秦念祺（2014）之模擬成果為向東傾 27 度。
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Kuochen et al.（2004）之地震重定位結果顯示池上斷層向東傾 54 度（圖 2-4，剖面

D、E）。除了上述研究以外，2003 年成功地震之震源分布顯示池上斷層在地表 0-

18 公里為東傾 50-60 度，18-25 公里為東傾 40-50 度，大於 25 公里則逐漸變緩，

東傾 20-25 度（Hu et al., 2007；Kuochen et al., 2007；Cheng et al., 2009）。Wu et al.

（2006）透過成功地震之同震與間震地表變形模擬斷層破裂行為，模擬結果為斷層

傾角在深度 5-18 公里為東傾 60 度，18-36 公里為東傾 45 度。Ching et al.（2007）

利用 GPS 資料擬合之斷層面，深度 5-6 公里以內為東傾 70 度，5-22 公里為東傾 50

度，大於 22 公里則轉緩至 10-26 度。 

 

表 2-3、池上斷層傾角與深度關係。 

研究 傾角與深度 

陳文山等人（2006） 67°（近地表）   

曾彥祺等人（2010） 70°（近地表）   

陳文山等人（2008） 60°（0-20 km） 45°（20-30 km）  

秦念祺（2014） 27°   

Kuochen et al.（2004） 60°（<18 km） 40°（19-22 km） 25°（22-29 km） 

Kuochen et al.（2007） 50°（<16 km） 40°（16-25 km） 20°（25-27 km） 

Wu et al.（2006） 60°（5-18 km） 45°（18-36 km）  

Hu et al.（2007） 60°（0-18.5 km） 45°（18.5-23 km） 20°（>23 km） 

Ching et al.（2007） 70°（0-5 km） 50°-70°（5-22 km） 10°-26°（>22 km） 

Cheng et al.（2009） 60°（0-18.5 km） 40°（18.5-23 km） 20°（23-25.4 km） 
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圖 2-6、池上斷層條帶地質圖（北幅）。座標系統為 TWD67。（林啟文等人，2009）。 
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圖 2-7、池上斷層條帶地質圖（南幅）。座標系統為 TWD67。（林啟文等人，2009）。 
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圖 2-8、成功地震地震序列與震央位置。由地震序列的分布可以觀察到池上斷層為

一鏟形斷層（listric fault），斷層傾角在深度小於 20 公里處較陡，大於 20

公里則趨於平緩，震央位於深度約 20 公里處。A、B 兩圖引用自 Lee et al.

（2006），C、D 兩圖引用自 Wu et al.（2006）。 

 

 

圖 2-9、成功地震地表同震垂直位移。A 圖為強地動（strong motion）觀測值，B 圖

為 GPS 量測值，兩數據皆顯示在成功以南近震央的海岸地區具有全區最

大的地表垂直位移，強地動觀測值為 18 公分，GPS 量測值為 26.3 公分

（Hu et al., 2007）。  
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2.3  海階地形成因與應用 

2.3.1  海階地形成因 

海階地形為沿著海岸發育的階梯狀平台。受到海水的侵蝕與堆積，海岸線會生

成海蝕平台或海灘，此平台在構造抬升或海水面下降等相對海退的時期會離開海

岸、生成海階。海階由平緩的階面與陡峭的階崖組成，平緩的階面指示海水面曾經

在此高度停留，並在相對海水面下降、即侵蝕基準面下降時，原始的階面將會被棄

置，並在此階面之下開始生成新的海蝕平台或海灘，並於新的階面內緣侵蝕出階

崖。由海階的形態觀察，階梯狀的海階地形顯示該區域存在相對海水面穩定與相對

海退等循環的現象。 

若觀察海階階面，會發現大部分的階地都存在微微向海傾斜的階面，但不同區

域的階地其寬度大不相同。原始向海傾斜的階面源自於海水的侵蝕並幫助沉積物

的搬運（Davis, 1895）。階面寬度的控制因子則取決於以下三點，底岩岩性、海岸

侵蝕力與侵蝕時間。底岩岩性、節理數量、岩石整體強度的差異將會決定岩石對抗

海岸地區風化與侵蝕作用的程度（Bradley and Griggs, 1976）。花東海岸的海階地

形南北寬度有別，嶺頂至豐濱地區的海階階面寬度明顯較豐濱以南的海階階面狹

窄，同樣是受到底岩岩性差異，北邊的都鑾山層與八里灣層水璉段較南邊的八里灣

層泰源段與富田段堅硬所導致（石再添等人，1988；謝孟龍，1990；Hsieh et al., 

2004）。海岸侵蝕力的差異則取決於物理、化學與生物作用的各項因子。物理因子

包含沉積物的磨蝕（abrasion）、水力衝擊（hydrailic impact）、冰山侵蝕與冰河作

用（wind and tide-driven ice floes and iceberg）；化學因子包含多個面相：首先，水、

二氧化碳與甲烷等物質與岩石表面作用時，將會形成新的黏土礦物進而弱化岩石。

二氧化碳溶於水時，將會形成碳酸幫助融蝕岩石，此反應在碳酸鹽區較為明顯。氧

氣溶解於水，將會加速岩石內元素的氧化作用，生成如繡染紋的結構，此舉亦會使
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岩石結構破壞。當岩石與水接觸時，岩石內的部份礦物（如火山玻璃與鉀長石）將

會溶解於水中，同樣會使岩石產生弱化的現象；在生物因子方面，紅樹林（mangrove）

與鹽沼（salt-marsh）等大量植物覆蓋的區域將會形成酸性環境、海膽（echinoids）

與鑽孔貝（boring molluscs）的鑽孔現象、藤壺（barnacles）附著於岩石之上時會產

生生物膠並移除部分岩石、海藻（algae）附著於岩石表面時將會分泌生物酸，上述

的各項因子都會慢慢剝蝕岩石表面並幫助產生侵蝕（Fairbridge, 2004；Huggett, 

2017）。侵蝕時間長短的差異則取決於一階面在海水面留存的時間長短，一底岩所

經歷的侵蝕時間越長，則形成的階面將會越寬廣，反之若底岩於海水面停留的時間

太短，如構造抬升快速或海水面快速升降的時間區段，則難以形成階面。 

未脫離海水面的階面稱為海蝕平台，在相對海退時離開海水面的階面則形成

海階。所謂的相對海退代表海水面相對下降的現象，可由絕對海水面的下降或區域

抬升所致。海洋為開放系統，絕對海水面在第四紀的升降受控於冰期─間冰期的波

動，氣候冷暖造成海水總量的差異，進而影響全球海水面的高度。冰期時氣候寒冷，

大量的海水會以冰川的形式被留存在陸地上，造成海水面的下降；反之，間冰期時

氣候溫暖、大量的水體會隨著冰川融化回歸到海洋中，使海水面上升。比較兩時期

生成的階面，若在構造相對穩定或抬升極為緩慢的區域，冰期生成的海蝕平台因相

對高度較低、在間冰期海水上升時易被淹沒、不易保存；間冰期生成的海蝕平台則

因相對高度較高，脫離波浪作用，容易被保存下來形成海階（Bradley and Griggs, 

1976）。世界上大部分區域所留存下來的海階皆為間冰期高海水面時期所生成的海

階，其中最著名、分布最廣、保存最佳的為 MIS 5e 所形成的海階（圖 2-10；Pillans, 

1983；Muhs et al., 1992；Johnson and Libbey, 1997；Bordoni and Valensise, 1998；

Barreto et al., 2002；Saillard et al., 2009；Pedoja et al., 2014）。 
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圖 2-10、世界 MIS 5e 海階分布位置、高度與抬升速率。圖中各資料點皆為具有

MIS 5e 海階報導的區域，資料點的圖形代表該區域的地體架構。圖 A 為

熱點或被動大陸邊緣，圖 B 為張裂帶或轉型斷層區，圖 C 為活動大陸邊

緣。藉由此圖可觀察到 MIS 5e 廣布於世界各地，且聚合性大陸邊緣之

MIS 5e 海階明顯高於其它兩地體架構，具有較高的長期抬升速率。圖片

引用自 Pedoja et al.（2014）。 



doi:10.6342/NTU201802816

 

 27 

除了絕對海水面的沉降以外，區域構造抬升同樣也會將海蝕平台抬離海水面。

當位於活動大陸邊緣或島弧系統（island arcs）的海階生成，活躍的構造活動與快

速抬升的現象將有效的造成階地抬升，陸地上將有機會看到較多的階地。這些階地

除了包含由海水面變動所控制的高海水位時期海階外，還記錄有同震抬升所生成

的小階面，如巴布亞新幾內亞的胡恩半島（the Huon Peninsula of Papua New Guinea；

Ota et al.,1993；Chappell et al., 1996；Ota and Chappell, 1996）、紐西蘭（Sumosusastro, 

1983；Hull, 1987；Ota et al., 1991；Berryman, 1993）、日本（Matsuda et al., 1978；

Shimazaki and Nakata, 1980；Kumaki, 1985；Sugihara et al., 2003）與臺灣（Liew et 

al., 1993；Yamaguchi and Ota, 2004；Hsieh et al., 2004）等地區晚更新世至全新世

的多重海階。但若在被動大陸邊緣等抬升速率慢、甚至不抬升的區域，低水位時期

所生成的階面易在後期海水面上升後被淹沒、侵蝕，僅高海水面時期高度較高的階

面會被保存下來，如澳洲（Van de Graaff et al., 1975）、非洲西部（Giresse et al., 

1984）、巴西（Barreto et al., 2002）、智利（Marquardt et al., 2004；Saillard et al., 

2009；Binnie et al., 2016）、百慕達（Harmon et al., 1983）與巴貝多（Radtke et al., 

1988）。 

 

2.3.2  海階地形應用 

受惠於海階地形擁有良好的高度指標與定年材料，前人多利用海階的高度、底

岩上覆的沉積物與定年資料來重建古海水面變動、區域構造活動與古環境變遷。在

被動大陸邊緣等構造不活動或相對穩定緩慢抬升的區域，前者將直接記錄較今日

海水面還高的古海水面高度，如 MIS 5e 較今日高約 5-6 公尺（Chappell and Veeh, 

1978；Hearty et al., 2007；Rovere et al., 2016；Hearty and Tormey, 2017）；後者則

可以將海階的高度扣除受到穩定抬升的高度變化，回推過去高海水面時期的古海
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水面高度，如前人利用胡恩半島等一系列的珊瑚礁階地，推測過去 30 萬年來間冰

期（interglacial）與次冰期（interstadial）的各個海水面峰值變化（Veeh and Chappell, 

1970；Bloom et al., 1974；Chappell, 1974；Chappell and Veeh, 1978）。Woodroffe 

and Webster（2014）同樣利用珊瑚礁階地的定年結果搭配高度資料，重建 MIS 9 以

來的海水面變動（圖 2-11）。 

 

 
圖 2-11、藉由海階高度與年代重建海水面變動歷史。左圖為透過底棲性有孔蟲（藍

線）與冰心（黑點）重建之 50 萬年來海水面變化，右圖為在不同的區域

抬升速率下各高水位時期海階的堆疊形貌。若對區域抬升速率有所掌握，

利用珊瑚礁海階的年代與高度資料，能夠推測各時期海水面的高度。左圖

紅點即為珊瑚礁的高度與年代，在高水位時期的海水面高度提供許多控制

點。圖片引用自 Woodroffe and Webster（2014）。 

 

若對海水面的變化趨勢有所掌握，扣除由海水面變化對階地產生的高度變化

後，剩下來的高度值即為地殼變動產生的變化量。此變化量將同時包含區域構造的

抬升以及地殼受到侵蝕作用造成上覆重量減少、使地函上湧所產生的地殼均衡

（isostacy）（Montgomery and Greenberg, 2000；Champagnac et al., 2007）。若位於

中高緯度、在冰期被冰川覆蓋的中場（intermediate-field）與近場（near-field）區，

則要同時考慮冰川消融後地殼產生的冰川均衡調整（glacial isostatic adjustment、
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GIA；圖 2-12；Walcott, 1973；Peltier and Andrews, 1976；Lambeck et al., 1998；Milne 

and Shennan, 2013），如美國許多非構造抬升區的內陸湖泊卻在末次冰期後擁有許

多受到抬升的古湖岸線（Crittenden, 1963；Adams et al., 1999），以及歐洲北部由

潮位計（tide gauge）所記錄的末次冰期後海岸線快速抬升（Emery and Aubrey, 1985）。

考慮上述兩項因素，將地殼均衡與冰川均衡調整效應扣除後，海階的高度即為單純

受到構造變化的位移量。除了用此位移量計算長期抬升速率以外，階梯狀的海階地

形若生成於海水面無明顯波動的時間區段下，此位移量即代表間歇性抬升、地震事

件造成的垂直變形。Ota et al.（1993）研究胡恩半島東北海岸線的全新世海階地形，

除了研判出不同區段的海岸線具有不相同的抬升時間，研判為受到不同構造的變

形外，也觀察到地震發生頻率越靠近現代有越來越高的現象。Berryman（1993）利

用紐西蘭北島馬西亞半島（Mahia Peninsula）的全新世海階地形，推測該區域在

4,500 年內發生過 5 次規模 Mw 7.5-8 的地震事件。Shimazaki and Nakata（1980）利

用日本室津半島（Murotsu Peninsula）、房総半島（Boso Peninsula）與喜界島（Kikai 

Island）的全新世海階地形，推測南海海槽（Nankai Trough）於全新世至少發生了

四次以上的大地震，並建構出地震應力累積到一定規模即會釋放、可用以估算地震

再現週期的 Time-predictable recurrence model。由上述海階研究可以發現，海階地

形除了直接指出區域構造於全新世強烈的活動性以外，藉由垂直位移量與年代資

料，也提供了斷層錯動的時間、規模以及計算地震再現週期的途徑。除了傳統的同

震抬升造成階梯狀的海階生成以外，Shikakura（2014）同樣利用喜界島的海階產狀

進行數值模擬，發現在區域擁有穩定抬升、類似潛移作用的情況下，透過小規模的

同震抬升所生成的海階，與沒有區域穩定抬升、僅存在大規模的同震抬升所生成的

海階，其階數、階地高度與階地生成的時間皆非常相似，符合前人所提出的 Time-
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predictable recurrence model。此研究同樣利用海階產狀與年代，配合數值模擬提出

了階地成因與構造解釋的新面向。 

 

 
圖 2-12、電腦模擬之全球冰川均衡調整效應活動速率。末次冰期時，歐洲北部、

北美洲、格陵蘭島與南極洲被厚層的冰川覆蓋造成地殼沉降。融冰時，

原本被冰川覆蓋的區域快速抬升，而位於本來冰棚外圍的鄰近區域則因

為地函流動產生些微沉降。在此圖中，本來被冰棚覆蓋的區域在電腦模

擬下回彈速率可到達 10-20 mm/yr。臺灣位於遠場區，未明顯受到的冰川

回彈效應作用。圖片引用自 Milne and Shennan（2013）。 

 

除了階面形態與階崖高度以外，海階底岩面之上的階地沉積物同樣為研究古

環境變遷的良好素材。Dupré（1984）研究美國加州蒙特利灣（Monterey Bay）的

Santa Cruz 海階，將桑加蒙間冰期（Sangamonian Stage，12.5-7.5 萬年前，約等於

MIS 5）在海階底岩不整合面之上的階地沉積層由底部至頂部區分為下部濱面帶

（lower shoreface）、上部濱面帶（upper shoreface）與前濱帶（foreshore facies）等

三個由深至淺的海退序列（regression sequence），並判斷各沉積層內部的古風暴事

件（paleo-storm event）規模及頻率。Bradley（1957）研究 Santa Cruz 海階階地沉
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積物重礦物含量及礦物晶形完整與否，判斷各區段受到差異的淋溶作用（leaching），

單一階面近陸側受到較高程度的風化，認為區域具有緩慢抬升的現象。Kern（1977）

觀察加州聖地牙哥的海階，發現不同時期的階地沉積物，內含的無脊椎海洋生物化

石（fossil marine invertebrate）的豐度差異具有差異，12 萬年前生成的海階，其豐

度較 10 萬 5 千年與 8 萬年生成的海階的豐度高，推測 12 萬年前的海表溫度較後

面兩個時期還高，又 12 萬年前的海水面確實較後面兩個時期的海水面高，海表溫

度與海水面高度所觀察到的古環境狀態相符。 

總結上述的海階研究，階地底岩面形態指示海水在侵蝕底岩的物理狀態變化；

階崖形態與高度反映階地受到海水面與構造兩者作用的影響，並能夠推測區域構

造的活動特性與活動週期；階地沉積物、內部夾雜的生物殼體與碳酸鹽類礁體則表

現當階面生成後，海水面的前進與後退，以及沉積當下的海水狀態。運用上述的各

項特性，搭配年代制約，將能夠系統性的重建階地生成時的環境變化。 

 

2.3.3  臺灣海階地形研究 

受到菲律賓海板塊與歐亞板塊快速聚合的所產生的應力累積，除了 GPS 與水

準測量所展現的快速抬升外（圖 2-13），廣布於海岸線的海階地形同樣演示了更新

世至全新世的構造活動與抬升現象。但若觀察臺灣沿海，除了恆春半島、東海岸以

及臺南平原有明顯的海階地形外，北臺灣與西部平原沿海地區則不見明顯的全新

世海階。若考慮北臺灣與西部平原的地體架構，前者已進入後造山時期的垮山階段

（Teng, 1996），後者則位於變形前緣（deformation front）西緣，都屬於構造沉降

區，故缺乏海階的抬升。本節將簡介臺灣各地的海階研究，包括台南平原、恆春半

島以及花東海岸，內容包含各地區的海階分布、分階、年代以及透過海階所研判的

階地抬升機制。 
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圖 2-13、臺灣短期與長期地表垂直位移速率。A 圖為利用 GPS 位移場與水準測量

結果，計算相對於澎湖白沙 S01R 測站的短期垂直位移速率。B 圖為利用

海階、河階、鑽井資料與核飛跡定年法所計算之長期垂直位移速率。在

短期垂直位移速率中，北段花東海岸屬於沉降區，南段則屬於抬升區，

兩者約略以長濱為界。在長期位移速率中，整段花東海岸都呈現明顯的

抬升現象。除了花東海岸外，恆春半島與台南地區也可觀察到明顯的抬

升區，海階的出現與兩區域抬升現象息息相關。圖片引用自 Ching et al.

（2011）。 

 

  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 33 

(1)  台南平原海階地形 

台南平原依照地型特徵可區分為台南台地（Tainan Tableland）、大灣低地

（Tawan Lowland）與中洲台地（Chungchou Terrace）。根據野外露頭與鑽井資料

研判，台南平原全區底岩為更新世岩層，上覆沉積層與底岩成交角不整合。透過碳

十四定年與沉積構造等資料，底岩上覆的沉積層多為末次冰期結束後全新世海進

時期沉積的海洋沉積物，沉積環境包括海灘相（beach face）、潟湖相（lagoon）與

潮間帶相（intertidal），因此後期受到抬升的台南台地與中州台地為全新世生成之

海階。透過海灘沉積物內的貝殼與漂木年代資料與採樣高度，配合古環境深度以及

古海水面高度的校正，台南台地與中洲台地兩海階之長期抬升速率約為 5 mm/yr 與

4-7 mm/yr，前者受到泥灌入體（mud-diapir）的衝頂作用而抬起（Hsieh, 1972），

後者除了衝頂作用外，亦受到斷層作用抬升（周飛宏，2007；Chen and Liu, 2000）。 

 

(2)  恆春半島海階地形 

李珀儂（2008）將恆春半島的恆春西台地與鵝鑾鼻半島之海階地形依地形面高

度由老至年輕分為 8 期，命名為 Marine 1-Marine 8（圖 2-14）。除了最年輕的第 8

階為全新世海階外（陳文山等人，2005；Liew and Lin, 1987；Chen and Liu, 1993），

其餘皆為更新世隆升之古海階面（石再添等人，1989；陳文山等人，2005）。統整

恆春半島海階定年結果，Marine 3 利用電子自旋共振（electron spin resonance；ESR）

定年方法所求得之年代為 50 萬年（石再添等人，1989），顯示鵝鑾鼻背斜至少自

50 萬年前已開始活動（李珀儂，2008）。廣部於恆春半島全島的 Marine 8 則展現

出恆春半島在全新世仍具有活躍的抬升作用。 

對於區域抬升機制與活動速率，陳文山等人（2005）藉由階形態判斷，除了位

於恆春半島中央的構造線，分隔兩個不同時代岩層的恆春斷層外，恆春西台地以西
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應存在一條位於海底的斷層以造成西台地的抬升，並將此斷層命名為西海岸斷層。

藉由西台地之海階面具有向東傾斜的現象，且越老的海階東傾角度越大，顯示海階

有持續累積西海岸斷層應變的現象。透過海階珊瑚礁樣本定年資料的計算，恆春斷

層的垂直錯移速率為 7.5 mm/yr，而西海岸斷層的垂直錯移速率為 3.4-4.0 mm/yr（陳

文山等人，2005）。 

 

(3)  花東海岸海階地形 

位於海岸山脈東翼的花東海岸全長約 150 公里，全線皆具有豐富的海階地形。

徐鐵良（1954）透過海階與隆起珊瑚礁的存在，指出自第四紀初期至現代，整個花

東海岸具有緩慢的上升運動。此上升運動在階梯狀地形明顯之處為間歇性隆起運

動，但在都蘭與長濱等地區，部分區段之海階表現呈現一廣闊的斜面，推測在此時

期上升運動為連續而緩慢發生。同時透過不同區域的階地高度差異，指出花東海岸

具有不等量上升的現象，上升速率最快之處為長濱、成功與都蘭三處。石再添等人

（1988）利用地形面高度將花東海階由老至年輕分為 I、II、III 三階（圖 2-15），

並繪製多個海階剖面詳述各區域的底岩分布與上覆沉積物狀況。在其研究中，認為

花東海階具有快速抬升的現象外，也利用海階寬度與高度的南北差異，指出北部底

岩都鑾山層較為堅硬、南部底岩大港口層較軟弱，對海階生成有巨大的影響，並推

測南北地殼變形模式有別。在缺乏定年資料的情況下，該研究亦利用全球海階間接

對比法推測三階階地的生成年代，認為三階海階的生成年代分別為 64000、40000

與 6000 年。 

隨著碳十四與鈾系定年技術的進步，前人開始利用定年結果確立各個沉積層

的沉積年代與階面的生成年代，並搭配古海水面變化計算各區域的長期抬升速率

（宋文薰，1969；賴政國，1987；許民陽，1988；林久芳，1989；謝孟龍，1990；
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許民陽等人，1998；劉平妹與謝孟龍，2006、2007；謝孟龍與劉平妹，2010；陳思

婷，2018；Konishi et al., 1968；Lin, 1969；Hsu et al., 1973；Chen et al., 1991；Liew 

et al., 1993；Vita-Finzi and Lin, 1998；Hsieh et al., 2004；Yamaguchi and Ota, 2004；

Hsieh and Rau, 2009）。透過大量定年資料的控制，花東海階生成於全新世的特性

已被確立，階地對比也多利用定年資料配合古海岸線角高度加以制約。Yamaguchi 

and Ota（2004）對花東海岸石灰岩與火成岩塊等硬岩區的海階利用古海岸線角或

海蝕凹壁等古海水面高度指標進行了詳細的分階，部分區域可達 9 階（圖 2-16），

這些小階地應為同震抬升所生成。透過抬升速率的差異，此研究將花蓮米崙台地至

台東富岡分為三個構造亞區，並認為縱谷斷層距海岸線太遠，主要造成地表變形的

構造應為 Lallemand et al.（1999）所提出的外海的逆斷層系統（圖 2-17）。Hsieh 

et al.（2004）則針對花東海岸蕃薯寮層與八里灣層等砂頁互層的軟岩區繪製大量的

階地剖面。此研究亦透過海水面變化的影響，推測花東海岸經歷過一次的相對海進

至相對海退的序列變化。在階地的抬升機制上，此研究認為海岸山脈內的斷層系統

已不太活躍，非主要生成海階的構造，但實際影響此區域的構造則未提出。謝孟龍

與劉平妹（2010）收集全區的年代資料，審視並挑選各區域合適的定年樣本，重新

計算全區的區域抬升速率（圖 2-18）。雖然未提出明確的階地抬升構造，但指出花

東海岸的抬升速率可能受到原始島弧系統岩性分布的影響。Hsieh and Rau（2009）

利用花東海岸各區域的海蝕凹壁與低位海階的高度，搭配於不同區域採集到的潮

間帶生物群化石具有同時性的現象，推測海岸山脈南北兩段的擁有不同的抬升機

制，北段同震抬升量較大，為 3-6 公尺，地震再現週期長，可能為數百年至一千年；

南段同震抬升量較小，小於 2 公尺，且地震再現週期較短，約為兩百年，同時南段

地形有受到明顯的間震變形。除了以定年材料進行階地對比外，Tsai et al.（2007）

與 Huang et al.（2010a）研究長濱、成功與都蘭等三區域之海階表層土壤化育程度
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差異，同樣將階地系統由老至年輕分為三大階，並利用相同高度之土壤化育程度差

異，認為都蘭較長濱與成功有較高的抬升速率。 

統整上述研究，與日本與紐西蘭等構造活躍區相比，花東海岸更勝前者，為當

今世界上最活躍的構造抬升區（Yamaguchi and Ota, 2004）。全新世以來海岸線的

不等量抬升在海階高度、抬升速率與表層土壤演化程度差異皆受到證實，全新世海

階的成因也被認定與斷層錯動所造成的地震事件相關。雖然在活動速率與透過海

階所顯示地震規模與地震再現週期前人以提供許多資訊（Hsieh and Rau, 2009），

但各研究所認定的構造邊界與相對應的斷層系統缺乏共識。階地側向對比方面同

樣因為在以八里灣層為底岩的軟岩區缺乏完整的階地剖面與年代資料而存在對比

不易的問題。 
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圖 2-14、石再添等人（1988）嶺頂至成功海階分階。透過地形面高度，該研究將

花東海岸線分為三大階。最高的第 I 階在嶺頂至八仙洞不明顯，八仙洞

以南則轉為三階中最寬闊。第 II、III 階在全段皆有分布，各地高度不同。 

 

 

圖 2-15、Yamaguchi and Ota（2004）石梯坪、膽曼與成功海階分布。除了利用海

階底岩面與海蝕凹壁高度進行分階以外，該研究亦利用階面沉積物與珊

瑚樣本進行定年，劃定階地層序並計算全新世的高抬升速率。 
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圖 2-16、臺灣東部外海海底構造線。透過一系列 ACT 震測剖面的分析，Lallemand 

et al.（1999）將臺灣東部外海劃定了一連貫的構造系統。其中位於花東

海岸以東有一系列東北西南走向、向西傾的逆斷層，Yamaguchi and Ota

（2004）認為相較於縱谷斷層，這些外海的斷層系統更有可能對花東海

岸的抬升有所貢獻。 

 

 
圖 2-17、花東海岸長期抬升速率。透過定年資料的分類與整理，謝孟龍與劉平妹

（2010）重新估算花東海岸各區域長期抬升速率。該研究認為花東海岸

呈現兩個北緩南陡的大型背斜，且全區的抬升速率在泥岩區均快於火山

岩區，海岸線新期構造運動可能受到原始島弧系統岩性分布所影響。 
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2.3.4  海水面變動 

透過地形分析與定年資料的確認，海岸山脈現今廣泛分布的海階多為末次最

大冰期後、兩萬年以來所生成。末次最大冰期（Last Glacial Maximum，LGM；26-

19 ka），大量海水被儲藏於冰川之中，海水面高度較今日低約 125±5公尺（Yokoyama 

et al., 2000）。隨著進入間冰期氣候變暖，冰川開始融化，大量水體由冰川系統進

入海水中，海水總量的增加造成海水面開始上升，此為全球海水面（eustatic）的上

升。融冰時受冰川覆蓋的區域會因為上覆荷重的減少開始產生冰川均衡調整

（glacial-isostacy），原始被冰川覆蓋的地殼將會回彈，並因為原始荷重的差異擁

有不同的回彈速率。並且隨著地殼回彈，在冰期時因冰川荷重所向外流動的地函物

質將會回到正在回彈的近場區，而冰期時隆起的中場區前凸起（intermediate-field 

forebulge）則會緩慢的下降，此上升與下降的作用即稱為冰川均衡調整效應（圖 2-

19）。除了冰體有荷重外，水體增加同樣會對地殼產生負重（hydro-isostacy），大

陸邊緣的海洋地殼會因負重不均、陸地無法有效分擔海水重量而使海洋地殼沉降，

所生成的空間將促使水體移動填補空洞，此現象稱為海洋虹吸作用（ocean 

siphoning；圖 2-20）。受到上述作用影響，世界各區域在融冰後的相對海水面變化

形式不盡相同，Clark et al.（1978）將末次冰期以來全球海水面的變動統整為七種

類型（圖 2-21）。Khan et al.（2015）利用模擬結果計算全球海水面於全新世的變

動速率（圖 2-22），並統整海岸線定年資料，重建近場、中場與遠場各區域細部的

變動曲線。在 Clark et al.（1978）的分類中，臺灣屬於第 IV 型，海水面約略在中

全新世到達頂峰，爾後緩慢下降到今日高度並維持穩定狀態。在 Khan et al.（2015）

的分區中，臺灣屬於遠場區，海水面變動速率小於 0.3 mm/yr，近乎維持穩定。 
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圖 2-18、冰川均衡調整效應示意圖。當陸地有冰川覆蓋時，冰川荷重會使地殼下

降，並促使地函物質流向中場區造成地殼拱起。融冰後地函物質重新回

到近場區，近場區將會回彈，同時中場區會下沉，最後回到平衡狀態。

相較於冰川融化速率，地殼的回彈速率非常緩慢，此作用將會持續進行。

臺灣位於遠場區，因此在海水面的重建上可以忽略冰川均衡調整效應。

圖片引用自 Khan et al.（2015）。 

 

 

圖 2-19、海洋虹吸作用示意圖。海洋虹吸作用分為兩種形式，除了 A 圖中陸地與

海水受力不均所造成的海洋下沉以外（continental levering），中場區在

融冰時因地函物質流走所造成的地殼沉降同樣會發生在海洋地殼中

（collapsing glacial forebulges），一樣會造成如圖 B 中海水向下沉區流動

填補空洞的海洋虹吸作用，並使全球海水面下降。圖片引用自 Milne and 

Shennan（2007）。 
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圖 2-20、末次冰期以來全球海水面變化分區。臺灣位於第 IV 分區。圖片引用自

Clark et al.（1978）。 

 

 

圖 2-21、模擬之現今全球海水面變動速率。臺灣位於遠場區，海水面近乎維持穩

定狀態。圖片引用自 Khan et al.（2015）。  
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2.3.5  碳十四定年 

碳十四定年原理為運用生物體內累積的碳十四衰變為氮十四（式 2-1），其半

衰期為 5730 年的特性來計算年代（Libby, 1952；Taylor, 2016）。除了極少部分由

岩石中放射性元素衰變（Castagnoli and Lal, 1980）或人為核子反應所生成，大部分

的碳十四是由宇宙射線照射大氣中的氮十四所激發而生成（式 2-2）。但大氣中碳

十四活度（14C activity）並不是固定的，會受到宇宙射線通量與地球磁場強度的變

化做小幅度的震盪（de Vries, 1958）。當碳十四原子生成後，會與氧結合成為二氧

化碳，並隨著生物活動進入生物體內。隨著生物持續行呼吸作用與外界交換，生物

體內的碳十四活度也會與外界達成平衡，並在生物死亡、停止與外界交換時開始衰

變。 

��
�� + � → �	

�� + 
 （式 2-1） 

�	
�� → ��

�� + �� + � （式 2-2） 

大氣交換與平衡速率極快，基本上陸地生物體內的碳十四活度與大氣的碳十

四活度相同，碳由大氣圈進入陸地生物圈的過程不存在時間的遲滯現象。但當碳十

四要進入海洋生物體內，自大氣圈進入水圈再進入海洋生物圈時，氣體由大氣溶入

海水需要時間，會造成海水內的碳老於大氣中的碳，此現象稱為海洋碳循環儲庫現

象（Marine reservoir effect）。前人研究普遍認為全球海水內的碳較大氣中的碳老

約 400 年，此年代差稱為 R，但各地的年代差又因為海水與大氣交換速率的不同而

有所差異，差異量稱為 ∆R（Stuiver et al., 1986；Ascough et al., 2005）。 

考慮到碳十四活度隨著時間的變化，以及碳十四在大氣圈與水圈間移動的時

間遲滯，不同的樣本所得之碳十四年代須再對校正曲線以及 ∆R 進行校正。校正曲

線乃是前人收集樹輪（Tree ring）、鐘乳石（Speleothem）、珊瑚（Coral）、湖泊
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紋泥層（Varve）與深海岩心（Deep sea core）之資料所建構的過去五萬年來大氣中

碳十四活度的變化（Bard et al., 1990；Bard et al., 1993；Stuiver and Braziunas, 1993；

Burr et al., 1998；Reimer et al., 2013），可與實驗所得的年代數據（Radiocarbon age，

years BP）對應，比較出真正的實際年代（Calendric age，cal. years BP）。∆R 的校

正則是將實際年代做系統性的年代校正，當 ∆R=0 時，會將整體年代減去約 400 年；

當 ∆R 為正值時，代表此區域海水的碳十四年代較全球海水平均值老，所得年代數

據須要減去大於 400 年的修正量；反之，當 ∆R 為負值時，此區域海水較全球海水

平均值年輕，修正量會小於 400 年。 
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第三章 研究方法 

本研究為了分析花東海岸海階地形的分布、產狀、沉積層序的演化以及海階地

形與區域構造變形之間的關係，首先利用高精度之數值高程模型（Digital Elevation 

Model，DEM）底圖繪製階地分布，並於野外露頭判斷沉積物產狀、量測各岩性交

界面高度並採集定年樣本。定年樣本經過適當的前處理後，送至 Beta 或國立臺灣

大學加速器質譜碳十四定年實驗室進行定年，所得原始數據須再進行年代校正。考

慮到海階地形會同時記錄海水面波動與地殼抬升，本研究收集並分類前人發表之

海水面指示物種、高度與年代資料，重新繪製過去兩萬年來可套用在臺灣區域的海

水面變化曲線，並利用此曲線計算各區域長期抬升速率與相對海水面變化曲線，用

以討論花東海岸的海階演化史。 

 

3.1  名詞定義 

為方便文章論述，本節定義研究中的重要辭彙，定義如表 3-1。 

表 3-1、本研究基本名詞定義。 

名詞 定義 

階地 由階面與階崖組成的階梯狀地形，並平行於生成營力分布。依

照生成的營力差異，本研究將階地分為三類，分別為海階、河

階與扇階。 

海階 由海階底岩面、底岩階崖與海岸線角組成，受海洋營力作用而

平行於海岸線發育的階梯狀地形。本研究將花東海岸全新世中

期以來受海浪營力侵蝕形成的階梯狀地形稱為「海階」，即使

被後期的河流或沖積扇沉積物覆蓋，若透過海階底岩面形態與 
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名詞 定義 

 階地沉積物分布判斷符合上述條件，則仍定義為海階。本文第

四章、第五章所繪製的地形圖與階地分布圖，其標示的海階指

示海階底岩面的分布狀態。 

海階底岩面 海階剖面中階地沉積物之下平整的不整合面（圖 3-1）。本研

究將全新世中期以來受波浪侵蝕形成的海蝕平台稱為海階底

岩面。 

海階崖 

（底岩階崖） 

海階底岩面上坡度較陡峭的區域（圖 3-1），其成因與海階底

岩面受海水侵蝕有關。本研究的底岩階崖又稱為海階崖。 

海岸線角 

 

海階底岩面內緣與底岩階崖的轉折處稱為海岸線角（圖 3-1），

指示海階底岩面生成時平均海水面位置。 

底岩 泛指階地沉積物之下受海水侵蝕形成海階底岩面的基盤岩。本

研究中除了都鑾山層、蕃薯寮層與八里灣層外，長濱區域的海

階生成於海進沉積層或沖積扇沉積層之上，則此處的海進沉積

層與沖積扇沉積層皆為海階的底岩。 

地形階崖 地形面上等高線密集、較為陡峭的區域。與底岩階崖相異，地

形階崖泛指地形頂面出現的階崖，其成因與產狀受到海階底岩

面上後期覆蓋的陸相沉積物所影響。 

河階 受河流營力作用而平行於溪谷發育的階梯狀地形。 

扇階 發育於山麓與平原交界的放射狀地形，以谷口為頂點向低處成

扇狀堆積。本研究將全新世中期以來未受海水面侵蝕的沖積扇

階地稱為扇階。 
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名詞 定義 

北段/南段 參考階地形態與構造活動特性的差異，研究區域可區分為南北

兩段。以八仙洞為界，北段為嶺頂至樟原地區，位在嶺頂與瑞

穗斷層上盤；南段為八仙洞至小港地區，位在池上斷層上盤。 

 

 
圖 3-1、海階剖面示意圖。本研究的海階泛指於八千年以來受海浪侵蝕形成的階地

地形，海階底岩面為受海水侵蝕生成的不整合面，其上除了覆蓋有海灘沉

積物以外，抬升上陸後將會被陸相沉積物覆蓋。陸相沉積物將會改變地形

面的高度，進而使海階崖與地形階崖的高度不同。 

 

3.2  地形分析 

本研究採用內政部地政司衛星量測中心製成之五公尺與一公尺 DEM 繪製階

地分布。五公尺 DEM 建製於民國 93 年，以航空攝影測量而成，其底圖間隔為 5

公尺，誤差約為±0.5-1 公尺。一公尺 DEM 建製於民國 99-104 年，以空載光達測量

而成，其底圖間隔為 1 公尺，平面誤差約數公分至數十公分（內政部地政司衛星量

測中心網頁資訊）。本研究使用 ArcGIS 10.4 軟體，利用 DEM 之高程資料繪製出

地形暈渲圖（hillshade）、等高線（contour）與坡度圖（slope）幫助圈繪階地。 
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階地由平坦的階面與陡峭的階崖組成，在圈繪階地時，地形暈渲圖（圖 3-2A）

提供最直觀、視覺上的判斷依據，可初步圈繪概略的階地範圍。但單獨使用地形暈

渲圖做階地辨識會有光影來源方向不同造成判斷的地形邊界有差異的問題，因此

除了利用多重光源方向修正，本研究亦選用不同顏色區間的坡度圖（圖 3-2B）配

合等高線分布狀況（圖 3-2C）來圈繪階地。本研究將坡度分為四個區間，分別為

（i）小於 2.5 度、（ii）2.5-10 度、（iii）10-30 度與（iv）30-90 度，並分別填上

綠、黃、橘、紅等四個顏色。海階階面雖然平坦，但考慮到階面形成後會有陸相、

河流或風成沙丘等沉積物覆蓋，因此將綠色與黃色的範圍都予以圈選。除了平行於

海岸的海階以及平行於河川的河階地形外，在鄰近海岸山脈山麓的區域，經常觀察

到一連串坡面平坦但坡度較陡的扇階地形。扇階地形雖然坡面陡，但考慮到坡面的

穩定性，將坡度圖中小於 30 度、橘色的範圍都予以圈繪。除了利用 DEM 底圖圈

繪階地範圍，本研究亦透過野外工作實際量測各海階剖面中底岩不整合面高度，幫

助辨識海階分布與側向對比。 

 

 

圖 3-2、階面圈繪。結合地形暈渲圖（Ａ）、坡度圖（Ｂ）與等高線圖（Ｃ），將

能夠繪製階地分布圖（Ｄ）。 
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3.3  野外工作 

本研究探討海階地形的演化，內容包含沉積環境的變化與階地形態的差異，因

此野外工作著重於記錄沉積物組成種類、沉積構造以及量測岩性交界，並採集定年

樣本以獲得年代控制。除了沿著海岸調查外，垂直海岸線的溪流剖面更能提供不同

時期海階的高度資料，也是本研究的調查重點。在尋找適宜的露頭時，需要記錄的

資訊包含 GPS 點位資料、底岩岩性、上覆沉積物類型並判斷沉積環境。本研究所

有露頭與樣本點的位置均以 TWD97 的格式記錄。沉積環境的判斷上，將環境由深

至淺依序分為遠濱（Offshore）、遠濱過渡帶（Offshore transition）、濱面帶（Shoreface）、

前濱帶（Foreshore）、後濱帶（Backshore）以及陸上環境（Terrestrial environment）。 

完成沉積環境的判斷後，須量測各個岩性交界面與海階底岩面的高度。本研究

使用雷射測距儀（Laser rangefinder）進行水平與垂直距離量測。雷射測距儀的量測

原理為運用儀器發射紅外線光束射擊量測目標，並在擊中目標後接收反射光束，儀

器會透過發射與接收訊號的時間差計算測量目標與儀器的水平距離與垂直高度差。

本研究使用之儀器型號為 Laser Technology - TruPulse 200 與 TruPulse 360，顯示單

位為公尺、水平最大量測距離為 1000 公尺。當量測目標反射狀況良好，儀器所量

測的高度與距離會顯示到小數點下第一位，誤差為 ±0.3 公尺；當量測目標反射狀

況差，所顯示之數字僅會到整數位，誤差為 ±1 公尺。本研究所有利用雷射測距儀

量測之數據，每組數據皆到達小數點下第一位，且單一高度點皆至少量測三組數據

並予以平均。 

本研究於野外量測地形高度時，以海平面當作基準面（高度=0.0 公尺）。當可

以直接以海水面當作量測基準時，除了記錄儀器所顯示的高度數據外，還須記錄量

測時間，配合中央氣象局海象測報中心（Central Weather Bureau Marine Meteorology 

Center）所公布的潮汐表校正潮汐對海水面的高度影響。根據不同的露頭位置，本
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研究選用花蓮、石梯與成功等三個潮位站的潮汐高度資料來進行潮汐校正。三個潮

位站的基本資訊如表 3-2 所示（交通部中央氣象局海象測報中心，2014、2015、

2016、2017）。 

若欲量測之露頭無法以海水面當作量測基準時，本研究參考五公尺與一公尺之

DEM 資料進行高度計算。當在河溝剖面內觀察到一不整合面時，須記錄該露頭位

置、目標量測物與河床面及頂面的高度差，並利用 DEM 底圖確認該位置的河床面

與頂面的絕對高度，用以計算目標量測物的絕對高度。此法存在的問題為除了 DEM

本身存在誤差外，DEM 製圖時間早於露頭量測時間，地形面可能已受風化侵蝕的

作用或人為開墾而改變，因此需要同時量測目標距離河床面與頂面的兩組高度數

據來做雙重確認。當同時存在由河床面與頂面高度所計算的兩組數據時，考慮到河

床面的高度會受沉積物的搬運堆積而有大幅度的改變，本研究會優先選用由頂面

高度所計算之高度資料來做後續討論。由此法計算之高度資料其誤差為 ±1 公尺。 

 

表 3-2、本研究採用之潮位站基本資訊。 

站碼 站名 位置 資料使用時段 資料提供單位 

1256 花蓮 花蓮港 

(23.98°N, 121.62°E) 

 

2012.05~2014.04（2015） 

2013.01~2014.12（2016） 

2014.01~2015.12（2017） 

2015.01~2016.12（2018） 

中央氣象局 

1566 石梯 花蓮石梯漁港 

(23.49°N, 121.51°E) 

水利署 

1276 成功 臺東成功漁港 

(23.10°N, 121.38°E) 

中央氣象局 
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3.4  定年樣本採集、處理與年代校正 

本研究主要採集沉積層中與海階階面上的含碳樣本進行碳十四定年，採集樣

本類型包含木炭、貝殼與珊瑚（圖 3-3）。採集前須拍照，並記錄樣本位置、樣本

類型、所在層位資訊、樣本高度及樣本編號。採集過程須避免汙染，除了運用適當

的工具採集，亦要使用塑膠夾鏈袋包裝。所採集之木炭樣本直接送樣，貝殼與珊瑚

樣本則會使用震盪儀（Ultrasonic Cleaner D150）進行震盪、去除表面附著之植物碎

屑與沉積物，再挑選新鮮部分進行送樣。 

本研究利用 CALIB 7.1 校正程式（CALIB Radiocarbon Calibration）對前人發

表以及本研究新採集的定年資料進行年代校正，校正曲線來自 Reimer et al.（2013），

∆R 參考 Yoneda et al.（2007）。進行校正時，因為陸地生物與大氣間的碳十四交

換非常快速，不存在明顯的遲滯現象，故木炭樣本不須進行 ∆R 校正；但貝殼與珊

瑚等海洋生物則因為海洋碳儲庫效應，須要進行 ∆R 校正。本研究採用之

∆R=101±49（Yoneda et al., 2007），所有校正後的年代數據皆採用±2σ，具 95%信

心水準的年代區間，並以 cal. yr BP（Before Present，其中 P 代表西元 1,950 年）的

形式呈現。 
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圖 3-3、本研究定年樣本類型。本研究採集海灘沉積層與海階面之上的含碳物質進

行碳十四定年，樣本類型包括（Ａ）沉積層中的木炭、（Ｂ）泥質沉積層

中的碳屑、（Ｃ）海階底岩面上的鑽孔貝、（D）沉積層中的貝殼、（E）

海階面之上的現地珊瑚、（Ｆ）附著於海階底岩之上石灰岩塊的鑽孔貝與

貝殼。 

 

3.5  海水面與構造抬升速率 

3.5.1  臺灣區域兩萬年來海水面變化 

當考慮冰川回彈效應時，全球各區域的海水面變化趨勢並不一致，因此海水面曲線

的選擇上必須挑選與臺灣相同、位於遠場區所重建的海水面變動曲線。本研究參考

Clark et al.（1987）的海水面變化趨勢分區（圖 2-21）與 Khan et al.（2015）提出

的海水面變動速率（圖 2-22），挑選同樣位在遠場區的海水面資料，地點包含澎湖

群島（Chen and Liu, 1996）、中國華南地區（Chen et al., 1982；Huang et al., 1986；



doi:10.6342/NTU201802816

 

 52 

Liu and Cao, 1987；Zong, 1992；Chen and Liu, 1996；Zhao, 1996；Kim and Kennett, 

1998；Zong, 2004）、海南（Zong, 2004）、巽他陸棚（Hanebuth et al., 2000；Hanebuth 

et al., 2009）、澳洲（Gill, 1968；Rhodes, 1980；Brown, 1983；Chappell et al., 1983；

Thom and Roy, 1983；McCulloch et al., 1989；Lambeck and Nakada, 1990；Eisenhauer 

et al., 1993；Ferland et al., 1995；Zwartz, 1995；Woodroffe et al., 2000；Yokoyama 

et al., 2001；Belperio et al., 2002；Lambeck, 2002；Collins et al., 2006；Horton et al., 

2007；De Deckker and Yokoyama, 2009；Switzer et al., 2010）、巴布亞新幾內亞

（Chappell and Polach, 1991；Yokoyama et al., 2001）、新加坡（Bird et al., 2007；

Bird et al., 2010）及泰國（Thiramongkol, 1983；Chaimanee et al., 1985a、1985b；

Tiyapunte and Theerarungsikul, 1988；Sinsakul, 1992；Scoffin and Le Tissier, 1998；

Horton et al., 2005）。 

海水面資料依據採樣類型可分為潮間帶環境樣本、小環礁（coral microatoll）

與現地珊瑚。本研究於資料挑選過程，將上述三種類型的樣本分為第一級與第二級

資料，第一級資料包含潮間帶環境樣本與小環礁，現地珊瑚則分類在第二級資料。

包含潮坪、紅樹林與海灘環境的潮間帶環境因古環境深度控制較佳，在樣本高度、

即古海水面高度的重建最為精確，因此列為第一級資料，也是海水面重建的主要參

考。部分小環礁種屬的礁體外型呈現上方平板狀，顯示其生存深度相等於低潮線高

度（Chappell et al., 1983；Beaman et al., 1994；Wang et al., 2013），也是良好的古

海水面高度控制樣本，因此同樣屬於第一級樣本。現地珊瑚則因為不同種屬的珊瑚

其生長深度差異大，可由低潮線至海底 20-40 公尺（Done, 1982），古環境深度控

制較差，因此分類為第二級資料。古海水面的重建主要參考第一級資料，但在缺乏

第一級資料的時間區段則納入第二級資料做控制。雖然相較於第二級資料、第一級
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資料的古海水面高度控制更為良好，但定年樣本的古環境仍具有一深度範圍，因此

在古海水面的重建會將此範圍納入誤差值（圖 3-4）。 

 

 

圖 3-4、兩萬年來臺灣區域海水面變化。縱軸的 0 公尺為今日海水面高度，正值代

表高於、負值代表低於今日海水面高度。圖上各圖形代表不同種類的海水

面高度指標資料點，三角型為珊瑚、圓圈為海灘沉積物、短線為陸相沉積

物，方框為小環礁，顏色則代表該資料點採集位置。各資料點古環境深度

範圍表示於縱軸方向的誤差值。絕對海水面自末次冰期結束後，維持穩定

狀態到 16 ka，並在 16-8 ka 快速上升，8 ka 後海水面上升速率趨緩，於 7 

ka 到達頂峰、高於今日海水面 2 公尺，之後緩慢下降至今日海水面高度並

維持穩定。 

 

3.5.2  區域長期抬升速率計算 

各區域的長期抬升速率可藉由海階面上或沉積層中的含碳樣本，其年代與地

殼的絕對抬升量來計算。樣本年代經由碳十四定年法與鈾系定年法取得，而地殼的
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絕對抬升量則須利用樣本的絕對高度，扣除海水面自身變化所產生的高度差，以及

樣本的古環境深度來求得。 

本研究用以計算抬升速率的樣本，依照採集位置可分為三種類型，並採集自六

種不同的沉積環境。樣本採集位置的分類為海相沉積層中的定年樣本、海階面之上

階地沉積層中的定年樣本以及階面上的現地珊瑚樣本，三種樣本各自套用不同的

抬升速率計算公式（式 3-1、3-2、3-3）。沉積環境則分為後濱帶、前濱帶、濱面

帶、遠濱過渡帶、遠濱帶（圖 3-5）與現地珊瑚。各環境的深度定義如下：（1）後

濱帶：主要為砂丘環境，藉由野外實際觀察，花東海岸的砂丘分布於平均海水面之

上 1~5 公尺（�=0.5~5 m）；（2）前濱帶：包含海灘環境與潮間帶環境。依據花

蓮、石梯與成功等三個海水面觀測站的潮汐觀測值，此深度定義為正負 1 公尺（�= 

1 ~ -1 m）；（3）濱面帶：近濱環境的濱面帶水深為 1~7 公尺（�= -1 ~ -7 m）；

（4）遠濱過渡帶水深為 7~15 公尺（�= -7 ~ -15 m）；（5）遠濱帶水深大於 15 公

尺（�> -15 m）；（6）現地珊瑚：因珊瑚生存於低潮線之下，但依品種不同有不

同的生長範圍，故現地珊瑚之深度定義為水深大於 1 公尺（�> -1 m）。 

� =
������

�
 （式 3-1） 

� =
�����

�
 （式 3-2） 

� =
������

�
 （式 3-3） 

其中�為地殼的長期抬升速率，正值代表抬升、負值代表沉降；�為樣本年代；

�為樣本的採集高度；��為樣本採集層之下的海階底岩面高度；���為該採樣層海

階的古海岸線角高度；��為�年前海水面相對現今海水面的高度，正值代表該時期

海水面比現今海水面高、負值則代表較現今低；�為樣本的沉積深度。 
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(1)  海相沉積層的定年樣本 

此類型的樣本採集於觀察不到海階底岩面高度的厚層海相沉積層中，套用公

式為式 3.1。在此層位採集的定年樣本因為缺乏如古海岸線角或海蝕凹壁等明確的

海水面高度指標（Sea-level indicator），無法直接判斷該時期的海水面位置，故須

要利用樣本採集的沉積相來校正古環境深度。 

(2)  海階面之上的定年樣本 

此類型的定年樣本採集於海階底岩面之上的階地沉積層之中，套用公式為式

3.2。與海相沉積層的定年樣本相異，此類型的樣本採集於直接覆蓋在海階底岩面

之上的薄層海灘沉積層中，之上覆蓋厚層的河流相或沖積扇等陸相沉積物。此產狀

顯示海水在侵蝕出海階面並堆積海灘相沉積層時，並未持續向陸側前進使此沉積

層加厚，而是在堆積薄層沉積物後快速的受到地殼抬升而停止堆積，並被後期的河

流沉積物覆蓋。考慮到此現象，在利用此類型的樣本計算抬升速率時，將直接利用

��，即沉積層之下的不整合面高度來當作該時期海水面的位置。 

(3)  海階面上的現地珊瑚樣本 

此類型的珊瑚樣本具有生長方向統一向上、與底岩緊密貼合的特性，顯示其未

受過搬運堆積等作用，為底岩面生成後才附著於底岩面之上生長的現地珊瑚。受控

於珊瑚樣本本身缺乏海水面高度指標且生長深度範圍較廣的特性，本研究將採集

於海階面之上的現地珊瑚樣本，並將生長時的海水面高度定於該海階面的古海岸

線角高度（圖 3-6），套用式 3.3。此概念源自於珊瑚是在底岩面生成後、並在該底

岩面被抬升上陸前附著於底岩面之上生長，又花東海岸抬升快速，故珊瑚從生長至

被抬升上陸的時間相對短暫，該時期的海水面高度可利用海階的古海岸線角作為

指標。上述三類型樣本所計算的抬升速率，因樣本年代、�年前海水面高度與古環

境深度皆為一區間，故計算結果會以最大值與最小值的區間表示。 
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若單一區域在不同的高度有複數個定年結果，則本研究將各定年資料年代區

間與高度投影繪製於 Excel 表格，並利用趨勢線工具計算該群樣本的抬升速率最佳

解，各區域藉由階地的古海岸線角高度推算年代均透過此方法求得之速率。 

 

 

圖 3-5、古環境深度示意圖。 

 

 

圖 3-6、現地珊瑚高度示意圖。本研究採集位於海階面上的現地珊瑚樣本，並將該

珊瑚生長年代的海水面高度定於該海階的古海岸線角高度。若該階面上有

複數個定年結果，本研究選擇最年輕的年代結果，其年代將會最接近階面

形成的時間。圖片引用自陳思婷（2018）。 
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3.5.3  相對海水面變化 

利用海水面變化曲線與各區域的地殼抬升速率，本研究繪製各區域的相對海

水面變化曲線，結果如圖 3-7 所示。在此變化曲線中，縱軸的 0 公尺代表現今海水

面高度，最底部的 0 mm/yr 為臺灣區域過去兩萬年的絕對海水面高度變化，之上的

其它線段代表套疊不同的區域抬升速率所計算的海水面高度變化值。相對海水面

變化曲線的斜率可表示海水面與區域抬升速率之間的關係，若斜率為零、線段近乎

呈現水平，代表該時間點海水面變動速率與區域構造抬升速率相似，海水面高度維

持穩定；若曲線斜率為正，代表海水面上升速率大於區域抬升速率，全區呈現相對

海進（Relative transgression）狀態；若曲線斜率為負，海水面上升速率小於區域抬

升速率，則區域呈現相對海退（Relative regression）環境。利用相對海水面變化曲

線可展現在同樣的時間區段下，不同的區域抬升速率將會造成不同步的海岸線前

進與後退，以及各區域的海階形成機制與沉積物堆疊方式，詳細討論將會於 5.2 節

呈現。 
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圖 3-7、相對海水面變化曲線。縱軸的 0 公尺代表現今海水面高度，底部 0 mm/yr

的藍色曲線為過去兩萬年來臺灣區域的絕對海水面變化（圖 3-4），之上

的各曲線為套疊不同的抬升速率所產生的相對海水面變化。以 6 mm/yr 的

橘色曲線為例，在 16 ka 時原始海水面高度約低於現今海水面 110-100 公

尺，經過 6 mm/yr 抬升至今，該古海岸線位置將會抬升至低於今日海水面

5-15 公尺處。  
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第四章 結果 

4.1  地形特徵 

4.1.1  地形總論 

花東海岸的階地系統依據地形成因可分類為海階、扇階與河階。本研究區域中，

海階呈現西高東低、高度向海側漸次下降的階梯狀形貌，平行於海岸線分布。扇階

分布於山麓前緣，以河流出山口為中心成扇狀分布，覆蓋於海階之上。河階則侵蝕

於海階或扇階之上，呈現細長的條帶狀，平行分布於河流兩側。除了在巨視尺度上

地形相互堆疊的關係外，野外露頭沉積層序的改變同樣顯示相似的地形演化歷史。

大部分的露頭剖面，沿著海岸線分布的低位海階，海階底岩面之上可觀察到淘選良

好、磨圓度高的薄層海灘礫石層或海灘砂層。高位海階的海階底岩面之上海灘沉積

層分布零星，轉而覆蓋淘選不佳、礫石呈角狀到次角狀、基質支持的沖積扇沉積層，

或具有明顯層理、但礫石同樣呈現角狀到次角狀，屬於顆粒支持的河流沉積層。低

位與高位海階的沉積層差異顯示海階在抬升上陸後將會快速的被沖積扇與河流沉

積物侵蝕、覆蓋。 

 

4.1.2  海階地形特性 

雖然受到厚層陸緣沉積物的覆蓋，但花東海階的各項因子，包括線形崖、海階

底岩面、古海岸線角與海灘沉積物仍然可以透過地形特徵或河流剖面觀察。以下簡

介組成花東海階的各項因子與其特性。 

(1)  海階底岩與底岩高度 

本研究區域海階底岩的類型多元，這些在全新世生成的海階將會侵蝕於原始

的岩盤面或老的沉積層上，形成明顯的不整合面，並堆積年輕的海灘沉積層。區域
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中的原始岩盤岩性包括都鑾山層、蕃薯寮層與八里灣層，老的沉積層則包含 16-8 

ka 時隨著海水面持續上升所堆積的海相沉積物，以及在 10-8 ka 來自陸緣的大量沖

積扇沉積層（圖 4-1）。 

觀察鄰近於海岸線、年輕的低位海階，大部分海階底岩面之上的海灘沉積物厚

度薄，通常小於一公尺（圖 4-2A）。此現象代表海階生成時海灘沉積物缺乏空間

堆積，容積空間（accommodation space）甚小，古海水面高度應與海階底岩面高度

相似。因此本研究將所量測到古海岸線角與海階底岩面高度視作古海水面高度，藉

以進行抬升速率的計算、並當作階地分階與側向對比的依據。 

(2)  海階上覆沉積物 

花東海階底岩面上覆的沉積物類型可分為兩類，階面生成時受海水影響所沉

積的海相沉積層與海階抬升上陸後沉積的陸相沉積物。在本研究區域中海相沉積

層包括海灘礫石層、海灘砂層、湖泊、沼澤相泥層與珊瑚礁體，陸相沉積物包含沖

積扇沉積層與河流沉積層（圖 4-2）。 

灘礫石層與海灘砂層為淘選良好（well sorted）、磨圓度高（well rounded）的

沉積層。此沉積層除了接收來自海岸山脈的火成岩與沉積岩以外，同時也會沉積經

沿岸流搬運而來的中央山脈變質岩，因此可以觀察到沉積層內同時夾雜有安山岩、

變質砂岩、大理岩與片岩的礫石顆粒。海灘礫石與海灘砂層間夾有的貝殼碎片與碳

屑樣本皆是良好的定年材料。 

湖泊與沼澤相泥層主要由青灰色的泥質沉積物組成，層內缺乏沉積構造與生

物化石、也沒有生痕化石，顯示該沉積層在沉積時屬於安定的環境。沼澤相泥層因

為未受擾動，呈現還原狀態，有機會保存植物碎片與碳屑可供定年。 

珊瑚礁體主要生長於堅硬的岩盤之上，除了石梯坪、大港口與膽曼等具有都鑾

山層基盤的區域分布有豐富的珊瑚礁體以外，長濱區域的沿海露頭顯示在海灘礫 
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圖 4-1、海階底岩類型。A：都鑾山層。B：蕃薯寮層。C：八里灣層水璉礫岩段。

D：八里灣層。E：海進沉積層。F：沖積扇沉積層。 

 

石層所組成的硬質基盤亦可以生長珊瑚礁。除了珊瑚礁體以外，與珊瑚共生，

附著於珊瑚之上的貝殼樣本也是良好的定年素材。 

沖積扇沉積層淘選不佳（poorly sorted），層內同時混雜角狀到次角狀（angular 

to sub-angular）的礫石與大量的泥岩基質，呈現基質支持（martix-supported）狀態。

沖積扇的礫石受控於沉積物來源海岸山脈，主要由都鑾山層的安山岩組成。沉積



doi:10.6342/NTU201802816

 

 62 

時，隨著大量沉積物向下崩移，將會捲入大量的植物，同時且若沉積當時有沖入海

內，則海相化石也會混雜入沉積層內，成為良好的定年素材。 

河流沉積層主要由淘選良好的礫石層、砂層相互穿插組成，層內的礫石與沖積

扇沉積層相似，同樣呈現角狀到次角狀，顆粒也以安山岩為主，缺乏變質岩礫石，

但河流沉積層內缺乏泥質基質，沉積物呈現顆粒支持（clast-supported）的狀態。 

 

 

圖 4-2、海階上覆沉積物類型。A：海灘礫石層。B：海灘砂層。C：沼澤相泥層。

D：珊瑚礁體。E：沖積扇沉積層。F：河流沉積層。 
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(3)  海階崖與地形崖 

相鄰兩時期形成的海階，其底岩面之間的陡坡稱為海階崖（terrace riser），地

形面之間的陡坡稱為地形崖（scarp）。海階崖之下的古海岸線角指示古海水面的位

置，兩個古海岸線角之間的高度差會相近於海階崖的高度，代表該海階的相對抬升

量。海階抬升上陸後將會受到沖積扇的崩積或河流堆積，進而改變地形面高度，故

地形崖的高度並不能指示海階的相對抬升量。本研究區域，大部分的海階面皆被後

期的陸相沉積物覆蓋，地形圖中觀察到的階崖皆為地形崖，海階崖資料稀少。但經

由野外調查量測的底岩與海階崖高度資料顯示，大部分有觀察到海階崖的位置，地

形上也會存在地形崖，顯示地形崖應與海階崖相關，兩者同樣受到海浪侵蝕所生

成。故在缺乏露頭資料的區域，地形崖的分布將是海階分階重要的參考依據。 

(4)  古海岸線角高度與高度差 

透過古海岸線角所量測的海階抬升量將同時受控於陸地抬升與海水面的升降。

花東海階生成於八千年以來，在這個時間區段內海水的高度變化小，海水面在七千

年前到達頂峰、高於現今海水面 2-3 公尺後便緩慢下降，直至今日（圖 3-4），故

海水面的下降對於花東海階生成貢獻不大，古海岸線角所記錄的高度變化應主控

於構造抬升。單一古海岸線角的高度代表該階地所受到的同震抬升與間震變形的

抬升量，相鄰的兩期海階其古海岸線角高度差則代表一個階地生成事件、相近於一

個地震周期的構造抬升量。 

南段研究區域，從八仙洞至小港地區，透過地形崖可以區分出五期的主要海階，

其古海岸線角高度差大，約 5-10 公尺。海階底岩高度的變化顯示在這些高差大的

海階中存在高差小的海階，代表單一個大海階面的形成過程中存在小的抬升事件，

海階面的生成與古海岸線角的高度乃是由多次抬升事件所組成，而非單一的構造

抬升量；單一事件的抬升量則要經由小海階的海階崖高度來取得。 
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綜合考慮海階崖與地形崖分布、海階底岩面與古海岸線角高度，以及階地的年

代資料（表 4-1、表 4-2），本研究將研究區域的海階系統分為兩群，嶺頂至樟原

共可觀察到六期海階，由老至年輕依序命名為 T6 至 T1；八仙洞至小港地區可見

到五期的海階，由老至年輕命名為 TV-TI，南北兩區的海階地形又依照區域抬升速

率的不同可各自劃分小區，以下簡介各區域的階地產狀。 
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表 4-1、本研究定年樣本資訊。 

樣本編號 採樣位置 TWD97 定年材料/沉積環境 採樣高程 (m) 實驗室樣本編號 年代 (yr BP) 校正年代* (2σ，cal. yr BP) 

磯崎 

CC-01 (306335, 2621845) 鑽孔貝/潮間帶 2.7 Beta - 436670 1280 ± 30 870-640 

CC-02 (306395, 2621806) 貝殼/海灘 3.6 NTUAMS-2908 1119 ± 8 670-520 

綠野 

LY-01 (303684, 2609083) 碳屑/海灘砂 10.3 Beta - 437914 8750 ± 30 9890-9600 

LY-02 (303684, 2609083) 碳屑/海灘砂 10.3 NTUAMS-2910 8954 ± 57 10230-9910 

LY-03 (303660, 2608991) 木頭/沖積扇 10.5 Beta - 436674 8700 ± 40 9880-9540 

LY-04 (303644, 2608972) 古土壤/陸相 13.0 Beta - 436675 3380 ± 30 3690-3570 

LY-05 (303614, 2608637) 碳屑/湖泊 8.5 Beta - 436677 8900 ± 30 10170-9910 

大港口 

KK-01 (301819, 2597197) 貝殼/珊瑚礁體 15.0 Beta - 436665 4960 ± 30 5300-4970 

KK-02 (301819, 2597197) 貝殼/珊瑚礁體 15.0 NTUAMS-2906 4947 ± 52 5310-4910 

八仙洞 

BSC-01 靈岩洞 碳屑/海灘砂 17.6 NTUAMS-4400-1 2469 ± 21 2710-2440 

BSC-02 靈岩洞 碳屑/海灘砂 17.6 NTUAMS-4401-1 2389 ± 19 2470-2350 

BSC-03 靈岩洞 碳屑/海灘砂 17.6 NTUAMS-4402-1 2424 ± 32 2700-2350 

BSC-04 觀音洞 碳屑/海灘砂 18.1 NTUAMS-4404-2 2476 ± 32 2720-2380 

BSC-05 (298478, 2587904) 碳屑/海灘砂 31.7 NTUAMS-4406-1 8868 ± 124 10230-9570 
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樣本編號 採樣位置 TWD97 定年材料 (沉積環境) 採樣高程 (m) 實驗室樣本編號 年代 (yr BP) 校正年代* (2σ，cal. yr BP) 

大俱來-真柄 

DJL-01 (297930, 2586129) 碳屑/潟湖 36.8 NTUAMS-4408-1 5195 ± 73 6180-5750 

DBL-01 (298038, 2585520) 珊瑚破片/近濱 16.6 NTUAMS-3817-1 10394 ± 134 11920-11000 

SCW-01 (297379, 2583238) 碳屑/海灘砂 34.0 NTUAMS-4409-1 4981 ± 67 5890-5600 

ZB-01 (296188, 2582569) 碳屑/湖泊 86.0 NTUAMS-4571-1 7201 ± 131 7860-7330 

長濱 

CP-01 (297591, 2580700) 貝殼/海灘砂 7.1 Beta - 436666 8800 ± 30 9490-9230 

CP-02 (297539, 2579965) 貝殼/珊瑚礁體 9.1 Beta - 417906 4490 ± 30 4770-4400 

CP-03 (297225, 2579138) 珊瑚/生長位置 6.5 Beta - 417905 1420 ± 30 980-720 

CP-04 (297614, 2580469) 木頭/遠濱 1.5 Beta - 417907 7700 ± 30 8540-8420 

CP-05 (297148, 2579048) 木頭/遠濱 2.0 Beta - 417904 7710 ± 30 8550-8420 

石雨傘-小港 

SYS-01 (290610, 2564531) 鑽孔貝/潮間帶 40.0 NTUAMS-3816-1 7731 ± 97 8330-7880 

SYS-02 (290721, 2564489) 鑽孔貝/潮間帶 40.0 NTUAMS-3570 8148 ± 77 8770-8320 

SYS-03 (290834, 2564028) 貝殼/海灘 29.0 NTUAMS-3143-2 4767 ± 49 5130-4700 

XG-01 (291170, 2562764) 鑽孔貝/潮間帶 19.0 NTUAMS-4411 3858 ± 53 3880-3500 

XG-02 (290746, 2562506) 鑽孔貝/潮間帶 33.0 NTUAMS-4412-1 7328 ± 110 7930-7480 

XG-03 (291235, 2562308) 貝殼/海灘 13.0 NTUAMS-4413-1 2843 ± 39 2670-2320 

* 海相化石年代校正之 ∆R=101±49（Yoneda et al., 2007）。 
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表 4-2、研究區域定年樣本資訊與長期抬升速率。 

地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

大坑 DK-01 (311499, 2643864) 鈣質藻 生長狀態 6690 ± 45 7250-6940 17.5 2 ~ -2 3.1 ~ -4.7 3.3 ~ 1.8 F 

磯崎 CC-01 (306335, 2621845) 鑽孔貝 潮間帶 1280 ± 30 870-640 2.7 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 5.8 ~ 1.5 本研究 

CC-02 (306395, 2621806) 貝殼 海灘 1119 ± 8 670-520 3.6 1 ~ -1 0.3 ~ 0.0 8.8 ~ 3.3 本研究 

CC-03 (306309, 2621854) 鑽孔貝 潮間帶 1200 ± 60 810-520 3.3 1 ~ -1 0.3 ~ 0.0 8.3 ~ 2.3 H 

CC-04 (306309, 2621854) 鑽孔貝 潮間帶 1409 ± 39 970-710 3.3 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 6.1 ~ 1.9 H 

CC-05 (306309, 2621854) 鑽孔貝 潮間帶 1361 ± 42 920-680 3.8 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 7.1 ~ 2.6 H 

CC-06 (306309, 2621854) 鑽孔貝 潮間帶 1354 ± 38 920-680 3.8 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 7.1 ~ 2.6 H 

新社 SH-01 (305409, 2617964) 漂木 沖積扇 1000 ± 30 970-800 4.0 - - - H 

SH-02 (305409, 2617964) 漂木 沖積扇 760 ± 75 900-560 5.0 - - - H 

SH-03 (305409, 2617964) 漂木 沖積扇 830 ± 80 920-670 4.0 - - - H 

SH-04 (305349, 2617124) 漂木 沖積扇 820 ± 50 900-670 5.0 - - - H 

SH-05 (305349, 2617124) 漂木 沖積扇 970 ± 35 950-790 5.5 - - - F 

SH-06 (305349, 2617124) 漂木 沖積扇 1040 ± 40 1060-830 5.2 - - - F 

SH-07 (305319, 2616694) 漂木 沖積扇 3440 ± 50 3830-3580 3.0 - - - G 

SH-08 (305189, 2616684) 漂木 沖積扇 3550 ± 40 3960-3710 8.0 - - - M 

SH-09 (305129, 2616674) 漂木 沖積扇 3690 ± 120 4410-3720 4.0 - - - E 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

新社 SH-10 (305229, 2616674) 漂木 沖積扇 3560 ± 40 3970-3720 5.5 - - - N 

SH-11 (305249, 2616674) 漂木 沖積扇 3540 ± 50 3930-3690 4.0 - - - H 

SH-12 (305199, 2616674) 漂木 沖積扇 3470 ± 40 3840-3640 2.0 - - - I 

SH-13 (305199, 2616674) 漂木 沖積扇 3540 ± 50 3970-3690 1.0 - - - H 

SH-14 (305219, 2616674) 漂木 沖積扇 3500 ± 30 3860-3650 5.0 - - - I 

SH-15 (305219, 2616674) 漂木 沖積扇 3510 ± 40 3890-3650 8.5 - - - M 

綠野 LY-01 (303684, 2609083) 碳屑 海灘砂 8750 ± 30 9890-9600 10.3 1 ~ -1 -17 ~ -37 4.9 ~ 2.8 本研究 

LY-02 (303684, 2609083) 碳屑 海灘砂 8954 ± 57 10230-9910 10.3 1 ~ -1 -23 ~ -47 5.7 ~ 3.2 本研究 

LY-03 (303660, 2608991) 木頭 沖積扇 8700 ± 40 9880-9540 10.5 - - - 本研究 

LY-04 (303644, 2608972) 古土壤 陸相 3380 ± 30 3690-3570 13.0 - - - 本研究 

LY-05 (303614, 2608637) 碳屑 湖泊 8900 ± 30 10170-9910 8.5 - - - 本研究 

LY-06 (303399, 2607874) 漂木 沖積扇 8340 ± 140 9550-9000 7.0 - - - C 

LY-07 (303399, 2607874) 漂木 沖積扇 8983 ± 56 10240-9920 2.0 - - - I 

大灣 DW-01 (301789, 2603394) 漂木 沖積扇 10460 ± 60 12560-12110 5.0 - - - M 

DW-02 (301789, 2603394) 漂木 沖積扇 10250 ± 50 12360-11760 7.0 - - - I 

DW-03 (301789, 2603394) 漂木 近濱 10400 ± 60 12530-12040 0.5 - - - I 

石門 SM-01 (301449, 2602394) 藤湖 生長位置 1040 ± 100 710-320 5.2 3 ~ 1 0.2 ~ 0.0 13.1 ~ 2.6 D 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) * 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

石門 SM-02 (301449, 2602394) 貝殼 生長位置 1354 ± 39 920-680 5.2 3 ~ 1 0.4 ~ 0.0 6.2 ~ 1.9 H 

石梯坪 STP-01 (302249, 2598814) 珊瑚 生長位置 1800 ± 300* 2100-1500 5.5 6.5$ 0.6 ~ 0.0 ≥ 4.3 ~ 2.7 B 

STP-02 (302269, 2598794) 貝殼 生長位置 2450 ± 170 2400-1540 5.0 - - - L 

STP-03 (302069, 2598744) 珊瑚 生長位置 3930 ± 100 4080-3490 15.0 - - - C 

STP-04 (302069, 2598744) 珊瑚 生長位置 3760 ± 100 3860-3320 15.0 - - - C 

STP-05 (302069, 2598744) 珊瑚 生長位置 3690 ± 100 3780-3220 15.0 - - - C 

STP-06 (302069, 2598744) 貝殼 生長位置 3560 ± 100 3610-3040 15.0 15.0$ 1.2 ~ 0.0 ≥ 4.9 ~ 3.8 C 

STP-07 (302069, 2598744) 珊瑚 生長位置 3571 ± 40 3510-3180 17.4 18.0$ 1.2 ~ 0.0 ≥ 5.7 ~ 4.8 N 

STP-08 (302219, 2598734) 珊瑚 生長位置 3070 ± 390 3690-1780 8.6 - - - N 

STP-09 (302379, 2598714) 珊瑚 生長位置 1910 ± 70 1540-1190 0.5 2.7$ 0.5 ~ 0.0 ≥ 2.3 ~ 1.3 N 

STP-10 (302379, 2598664) 珊瑚 生長位置 1700 ± 350* 2050-1350 2.7 - - - B 

STP-11 (302379, 2598664) 珊瑚 生長位置 1200 ± 300* 1500-900 2.7 2.7$ 0.4 ~ 0.0 ≥ 3.0 ~ 1.4 B 

STP-12 (302189, 2598474) 珊瑚 生長位置 5100 ± 600* 5700-4500 22.0 26.8$ 1.7 ~ 0.0 ≥ 6.0 ~ 4.3 B 

STP-13 (302189, 2598474) 珊瑚 生長位置 4300 ± 350* 4650-3950 20.0 20.0$ 1.5 ~ 0.0 ≥ 5.1 ~ 3.9 B 

大港口 KK-01 (301819, 2597197) 貝殼 珊瑚礁體 4960 ± 30 5300-4970 15.0 - - - 本研究 

KK-02 (301819, 2597197) 貝殼 珊瑚礁體 4947 ± 52 5310-4910 15.0 - - - 本研究 

KK-03 (301959, 2597374) 珊瑚 生長位置 1610 ± 40 1210-930 4.2 6.5$ 0.5 ~ 0.0 ≥ 7.0 ~ 4.9 F 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

八仙洞 BSC-01 靈岩洞 碳屑 海灘砂 2469 ± 21 2710-2440 17.6 1 ~ -1 1.0 ~ 0.0 7.6 ~ 5.8 本研究 

BSC-02 靈岩洞 碳屑 海灘砂 2389 ± 19 2470-2350 17.6 1 ~ -1 1.0 ~ 0.0 7.9 ~ 6.3 本研究 

BSC-03 靈岩洞 碳屑 海灘砂 2424 ± 32 2700-2350 17.6 1 ~ -1 1.0 ~ 0.0 7.9 ~ 5.8 本研究 

BSC-04 觀音洞 碳屑 海灘砂 2476 ± 32 2720-2380 18.1 1 ~ -1 1.0 ~ 0.0 8.0 ~ 5.9 本研究 

BSC-05 (298478, 2587904) 碳屑 海灘砂 8868 ± 124 10230-9570 31.7 1 ~ -1 -18 ~ -48 8.4 ~ 5.3 本研究 

BSC-06 潮音洞 碳屑 海灘砂 5240 ± 260 6620-5330 35.0 1 ~ -1 1.9 ~ -1.4 6.8 ~ 4.7 A 

BSC-07 潮音洞 碳屑 海灘砂 5340 ± 260 6720-5790 36.0 1 ~ -1 2.2 ~ -1.7 6.4 ~ 4.8 A 

BSC-08 潮音洞 碳屑 海灘砂 4970 ± 250 6280-5050 37.0 1 ~ -1 1.8 ~ -0.3 7.5 ~ 5.3 A 

BSC-09 潮音洞 碳屑 海灘砂 4870 ± 300 6280-4860 36.0 1 ~ -1 1.8 ~ -0.3 7.6 ~ 5.2 A 

大俱來 DJL-01 (297930, 2586129) 碳屑 沼澤 5195 ± 73 6180-5750 36.8 - - - 本研究 

大壩 

來溪 

DBL-01 (298038, 2585520) 珊瑚塊 近濱 10394 ± 134 11920-11000 16.6 -1 ~ -7 -37 ~ -55 7.1 ~ 4.6 本研究 

DBL-02 (297589, 2585594) 漂木 沖積扇 5257 ± 41 6180-5930 70.0 - - - H 

DBL-03 (297899, 2585564) 漂木 沖積扇 5070 ± 50 5920-5660 42.0 - - - E 

DBL-04 (297239, 2585564) 漂木 沖積扇 5370 ± 110 6390-5920 120.0 - - - H 

DBL-05 (297529, 2585504) 漂木 沖積扇 5050 ± 80 5930-5610 80.0 - - - H 

三間屋 SCW-01 (297379, 2583238) 碳屑 海灘砂 4981 ± 67 5890-5600 34.0 1 ~ -1 2.4 ~ 0.0 6.3 ~ 5.2 本研究 

SCW-02 (298109, 2583724) 漂木 沖積扇 1050 ± 40 1060-920 4.0 - - - E 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

三間屋 SCW-03 (298109, 2583724) 漂木 沖積扇 935 ± 40 930-760 3.8 - - - F 

SCW-04 (297399, 2583534) 漂木 沖積扇 5230 ± 30 6170-5920 28.0 - - - E 

SCW-05 (297399, 2583534) 漂木 沖積扇 5210 ± 50 6180-5900 25.0 - - - I 

真柄 ZB-01 (296188, 2582569) 碳屑 湖泊 7201 ± 131 7860-7330 86.0 - - - 本研究 

ZB-02 (295369, 2583174) 漂木 沖積扇 7883 ± 50 8980-8560 140.0 - - - G 

長濱 CP-01 (297591, 2580700) 貝殼 海灘 8800 ± 30 9490-9230 7.1 - - - 本研究 

CP-02 (297539, 2579965) 貝殼 海灘 4490 ± 30 4770-4400 9.1 - - - 本研究 

CP-03 (297225, 2579138) 珊瑚 生長位置 1420 ± 30 980-720 6.5 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 10.4 ~ 5.1 本研究 

CP-04 (297614, 2580469) 木頭 遠濱 7700 ± 30 8540-8420 1.5 - - - 本研究 

CP-05 (297148, 2579048) 木頭 遠濱 7710 ± 30 8550-8420 2.0 - - - 本研究 

CP-06 (297619, 2580814) 漂木 遠濱 7820 ± 50 8760-8460 6.0 - - - E 

CP-07 (297589, 2580384) 珊瑚 生長位置 3000 ± 70 2850-2400 8.5 - - - K 

CP-08 (297589, 2580384) 珊瑚 生長位置 2930 ± 50 2730-2370 8.5 - - - F 

CP-09 (297179, 2579064) 貝殼 沖積扇 9250 ± 120 10200-9540 4.0 - - - K 

CP-10 (297179, 2579064) 貝殼 沖積扇 9300 ± 110 10240-9590 4.0 - - - K 

CP-11 (297179, 2579064) 貝殼 沖積扇 8890 ± 60 9610-9270 4.3 - - - F 

CP-12 (296309, 2579054) 貝殼 沖積扇 8930 ± 60 9670-9310 11.2 - - - F 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

長濱 

岩心 

CP-13 (296219, 2579834) 泥碳 湖泊 6240 ± 60 7270-6980 65.7 - - - G 

CP-14 (296219, 2579834) 植物 沼澤相 6380 ± 43 7420-7250 64.2 - - - H 

CP-15 (296219, 2579834) 泥碳 沼澤相 6730 ± 60 7680-7490 63.5 - - - G 

CP-16 (296219, 2579834) 貝殼 沖積扇 

(遠濱) 

10306 ± 58 11450-10990 16.4 - - - 
H 

CP-17 (296219, 2579834) 貝殼 海灘相 14164 ± 75 16820-16190 -1.2 1 ~ -1 -102 ~ -114 6.9 ~ 6.0 H 

長濱 

手鑽 

岩心 

CP-18 (296299, 2579814) 泥碳 沼澤相 5920 ± 60 6910-6570 65.1 - - - H 

CP-19 (296299, 2579814) 泥碳 沼澤相 5720 ± 50 6640-6410 64.9 - - - H 

CP-20 (296299, 2579814) 泥碳 沼澤相 6380 ± 60 7430-7180 64.0 - - - H 

CP-21 (296299, 2579814) 植物 沼澤相 6820 ± 70 7820-7570 63.9 - - - H 

膽曼 DM-01 (292489, 2569305) 珊瑚 生長位置 5030 ± 50 5440-5030 32.0 32.0$ 1.8 ~ 0.0 ≥ 6.4 ~ 5.5 M 

DM-02 (292309, 2569265) 珊瑚 生長位置 9100 ± 401* 9500-8700 45.1 - - - N 

DM-03 (292309, 2569265) 珊瑚 生長位置 7780 ± 40 8300-8000 45.0 45.0$ -0.9 ~ -16 ≥ 7.3 ~ 5.7 M 

DM-04 (292509, 2569065) 貝殼 海灘 1970 ± 40 1550-1290 14.0 1 ~ -1 0.6 ~ 0.0 11.2 ~ 8.3 E 

DM-05 - 珊瑚 生長位置 3820 ± 115 3970-3350 19.5 20.1$ 1.3 ~ 0.0 ≥ 6.0 ~ 4.7 J 

石雨傘 SYS-01 (290610, 2564531) 鑽孔貝 潮間帶 7731 ± 97 8330-7880 40.0 1 ~ -1 -0.5 ~ -16 7.2 ~ 4.7 本研究 

SYS-02 (290721, 2564489) 鑽孔貝 潮間帶 8148 ± 77 8770-8320 40.0 1 ~ -1 -2.7 ~ -21 7.1 ~ 5.0 本研究 
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地區 樣本 

編號 

採樣位置 

TWD97 

材料 沉積環境 年代 

(yr BP) 

校正年代# 

(2σ) 

(cal. yr BP) 

採樣 

高程 

(m) 

古環境 

深度 

(m) 

古海水面 

高度 

(m) 

長期 

抬升速率 

(mm/yr) 

資料 

來源 

石雨傘 SYS-03 (290834, 2564028) 貝殼 海灘 4767 ± 49 5130-4700 29.0 1 ~ -1 1.7 ~ 0.0 5.1 ~ 4.6 本研究 

SYS-04 (290669, 2564435) 鑽孔貝 潮間帶 8220 ± 120 8970-8350 40.0 1 ~ -1 -3.0 ~ -23 7.1 ~ 5.0 K 

SYS-05 (290879, 2563995) 鑽孔貝 潮間帶 4960 ± 110 5440-4840 32.0 1 ~ -1 1.8 ~ 0.0 6.8 ~ 5.3 K 

SYS-06 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 1564 ± 37 1170-900 4.6 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 6.2 ~ 2.6 H 

SYS-07 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 1659 ± 37 1250-970 4.0 1 ~ -1 0.5 ~ 0.0 5.2 ~ 2.0 H 

SYS-08 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 1303 ± 39 890-650 3.8 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 7.4 ~ 2.6 H 

SYS-09 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 1379 ± 42 940-680 3.6 1 ~ -1 0.4 ~ 0.0 6.8 ~ 2.3 H 

SYS-10 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 1141 ± 36 700-510 3.0 1 ~ -1 0.3 ~ 0.0 7.8 ~ 2.3 H 

SYS-11 (291179, 2563725) 鑽孔貝 潮間帶 480 ± 35 1430-1250 0.5 1 ~ -1 0.6 ~ 0.0 1.2 ~ 0 H 

小港 XG-01 (291170, 2562764) 鑽孔貝 潮間帶 3858 ± 53 3880-3500 19.0 1 ~ -1 1.3 ~ 0.0 5.7 ~ 4.3 本研究 

XG-02 (290746, 2562506) 鑽孔貝 潮間帶 7328 ± 110 7930-7480 33.0 1 ~ -1 0.9 ~ -10 5.6 ~ 4.1 本研究 

XG-03 (291235, 2562308) 貝殼 海灘 2843 ± 39 2670-2320 13.0 1 ~ -1 0.9 ~ 0.0 6.0 ~ 4.2 本研究 

# 海相化石年代校正之 ∆R=101±49（Yoneda et al., 2007）。 

* 由 U/Th 定年方法測得之樣本年代。 

$ 計算珊瑚抬升速率之古海岸線角高度。 

以上定年資料引用自：A：宋文薰，1969；B：林久芳，1989 ；C：賴政國，1987；D：許民陽，1988；E ：謝孟龍，1990 ；F：許民陽等人，1998；G：劉平妹

與謝孟龍，2006；H：劉平妹與謝孟龍，2007；I：謝孟龍與劉平妹，2010；J：Hsu et al., 1973；K：Liew et al., 1993；L：Vita-Finzi and 

Lin, 1998；M：Hsieh et al., 2004；N：Yamaguchi and Ota, 2004。  
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4.2  各區域海階產狀、定年樣本及對比結果 

本節呈現各區域的海階產狀、階地沉積物定年資訊與階地分階成果。若單一階

面上有複數個定年樣本，本研究取最年輕的年代資料當作階面年代，其他定年樣本

則為再堆積的產物。各區域定年資料與露頭位置圖中所呈現的定年樣本皆已剔除

再堆積產物，完整的定年樣本資訊呈現於表 4-2。 

本研究主要透過海階底岩面的階面與階崖位置，搭配階地年代資料進行分階，

在缺乏露頭資料的區域則參考地形崖位置分階。階地的側向對比則以年代資料為

主要對比依據，若區域缺乏年代資料，除了透過長期抬升速率推估各階地的生成年

代，在相同抬升速率的區域，其海階底岩面與古海岸線角高度也會存在相似性，同

時海階崖與地形崖也會具有良好的延續性，上述的地形特徵皆為階地對比的重要

依據。在階地對比與海階底岩面高度分布的資料中，若在溪流剖面與地形面上可以

直接觀察到海階底岩面、海階崖與地形崖的出現，在圖中將以實線表示；若缺乏露

頭資料或地形崖，推估的底岩高度分布與階崖位置則以虛線表示。各區域透過底岩

高度資料所計算的海階底岩面坡度皆以灰色字體標示於底岩面之上。 

 

4.2.1  嶺頂-鹽寮 

本區域之基盤岩性，嶺頂地區為都鑾山層（圖 4-4A、B），大坑出現部分蕃薯

寮層（圖 4-4C），大坑以南至鹽寮則以八里灣層水璉礫岩段為主（圖 4-4E）。區

域內的海階非常窄，大部分階面寬度皆小於 100 公尺，最低階僅數公尺。沿海露頭

除了鄰近大坑、海拔 13.1 公尺的海階可觀察到底岩面之上覆蓋 2-3 公尺厚的海灘

礫石層（圖 4-4D），其餘海階底岩面之上皆覆蓋沙丘沉積物或陸相的河流沉積物

與崩積層，未發現海相沉積物。 
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前人在海拔 17.5 公尺處採集一鈣質藻樣本（樣本 DK-01），經校正後年代為

7250-6940 cal. yr BP（許民陽等人，1998），計算的長期抬升速率為 2.5 mm/yr。若

以此率速推算，此區域之四期海階生成年代分別為 1400（T2，3.6 m）、2500（T3，

6.3 m）、4400（T5，11.0 m）、6200（T6，15.5 m）年前。 
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圖 4-3、嶺頂至鹽寮定年資料與露頭位置。 
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圖 4-4、嶺頂至鹽寮海階產狀。A：嶺頂海岸海拔 5.2 公尺之都鑾山層海階底岩面，

在階地內緣可觀察到海灘礫石層。B：都鑾山層海階底岩面上覆蓋河流相

沉積物。C、D：位於大坑、海拔 13.1 公尺的 T6 海階，底岩為蕃薯寮層，

上覆厚層海灘礫石層。E：位於鹽寮的 T1 海階，底岩為八里灣層水璉礫

岩。 
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圖 4-5、嶺頂至鹽寮階地分布圖。 
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圖 4-6、剖面 01 與剖面 02，嶺頂與鹽寮剖面。除了嶺頂區域可在 T6 海階觀察到厚層的海灘礫石層外，其它海階上覆海灘沉積物皆非

常薄，大部分階地皆被後期陸相沉積物覆蓋。 
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4.2.2  磯崎-豐濱 

鹽寮以南至磯崎以北岩盤皆為都鑾山層，質地堅硬，海岸邊未呈現明顯海階地

形。磯崎地區具有八里灣層崩落岩塊，受海水侵蝕後生成延續性不佳的低位小海階

（圖 4-8A），被後期的沖積扇沉積層覆蓋。新社以南至豐濱的岩盤則轉為八里灣

層，海階地形發育良好，除了可見 T1 至 T4 小海階零星散布於臨海區域外，T5 與

T6 海階範圍分布最廣，但海階面頂部同樣被 5-10 公尺厚的沖積扇與河流沉積層覆

蓋，兩期階地間的地形崖不甚明顯，僅在永豐橋以南（圖 4-10，剖面 04）的小溪

溝中可以觀察到底岩高度朝海岸線逐漸下降。此區域的海階底岩面上皆可觀察到

明顯的海灘礫石層，厚度薄，僅數十公分至一公尺（圖 4-8E），唯 T6 海階上有觀

察到厚度約 2-3 公尺的海灘砂層與海灘礫石層（圖 4-8F）。 

本研究在磯崎地區，海拔 2.7 公尺的臨海低位海階的八里灣層底岩上採集鑽孔

貝樣本，定年結果為 870-640 cal. yr BP（樣本 CC-01），與前人在此區域的鑽孔貝

年代樣本結果相似（劉平妹與謝孟龍，2007）。運用此樣本進行區域抬升速率計算，

長期抬升速率為 4.8 mm/yr。若以此速率估算，推測此區域的六期海階生成年代分

別為 800（T1，3.8 m）、1500（T2，7.3 m）、2400（T3，11.5 m）、3400（T4，

16.5 m）、4400（T5，21.0 m）、7100（T6，34.0 m）年前。 
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圖 4-7、磯崎至豐濱定年資料與露頭位置。 
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圖 4-8、磯崎至豐濱海階產狀。A：本研究於磯崎海岸海拔 2.7 公尺的八里灣層底

岩之上採集鑽孔貝樣本。B：新社沖積扇之露頭，可以觀察到整個沖積扇

的主體皆由角狀至次角狀的安山岩質礫石組成，沉積層內富含基質。C：

新社沖積扇南段的海階剖面，剖面底部為海灘礫石層與海灘砂層，頂部的

沉積層雖然礫石呈現磨圓至次圓狀，但岩性組成單一，皆為安山岩，故判

斷為河流沉積層。D：永豐橋溪口的 T2 與 T4 海階，海階崖高度約 8.0 公

尺。E：永豐橋南部之小溪溝剖面，可觀察到底岩八里灣層上覆圓度極佳

的海灘礫石層。F：小溪溝剖面中的 T6 海階沉積層，剖面中不見底岩，在

河床面上可觀察到厚約 2-3 公尺的海灘礫石層。 
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圖 4-9、磯崎至豐濱階地分布圖。 
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圖 4-10、剖面 03 與剖面 04，新社南一號與二號剖面。在新社區域並無海階沉積物定年資料，本研究將高度相同、位於同樣構造區且

鄰近新社地區的磯崎定年資料投影至剖面 03 的 T1 海階中。剖面 04 可觀察到海階底岩面向山邊逐漸升高，且底岩之上皆可觀

察到海灘礫石層。 
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圖 4-11、剖面 05，新社南三號剖面。 
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4.2.3  綠野-石門 

綠野至石門地區的岩盤屬於都鑾山層，除綠野地區有明顯海階侵蝕於底岩都

鑾山層、海進沉積層與沖積扇沉積層之上被保存，其餘區域不見明顯的海階，僅臨

海區域具有海拔 3.6-3.0 公尺的 T1 海階零星分布（圖 4-13I）。綠野地區沿海的露

頭保存有自末次冰期以來海水面升降沉積的完整層序（圖 4-13A、B、C），厚層的

海進沉積序列覆蓋於底岩都鑾山層之上，海進沉積層由底部的海灘礫石層向上轉

變海灘砂層至近濱砂層（9890-9600、10230-9910 cal. yr BP），展現一向上變細的

序列。近濱砂層之上覆蓋有厚層的沖積扇沉積層（9880-9540 cal. yr BP）與湖泊相

沉積層（10170-9910 cal. yr BP），而後轉為海灘礫石層、潮上帶沉積層與代表陸相

環境的古土壤層（3690-3570 cal. yr BP）（圖 4-14）。 

綠野地區的海階底岩種類多元，除了直接侵蝕於岩盤都鑾山層形成海蝕凹壁

與狹窄的海蝕平台以外（圖 4-13G），海階開始生成前、堆積於海岸線的沖積扇沉

積層也會成為被侵蝕為海階底岩面（圖 4-13H）。本區域於野外露頭共可辨識出 3

期的主要階地、T1、T2a、T2b 與 T3，T4 與 T5 則被後期的沖積扇覆蓋，並未出

露。透過在海灘砂中採集之碳屑樣本定年結果，此區域之長期抬升速率為 4.5 mm/yr，

以此速率估算，推測各期海階年代生成分別為 800（T1，3.6 m）、1200（T2a，5.3 

m）、1600（T2b，7.4 m）、2900-2200（T3，13.0-10.1 m）年前。 
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圖 4-12、綠野至石門定年資料與露頭位置。 
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圖 4-13、綠野至石門海階產狀（文字敘述於下一頁）。 
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圖 4-13、綠野至石門海階產狀（續）。A：綠野地區層序，由下而上依序為老的礫

石層/海灘砂層、沖積扇沉積層內部夾有沼澤相沉積層、年輕的海灘礫石

層、潮上帶沉積層與古土壤層。各層位定年結果標示於圖 4-14。B：海進

時期堆疊的向上變細的海灘沉積層。C：湖泊/潟湖相靜水沉積層，內部

夾有部分碳屑。D：底岩都鑾山層。E：海灘礫石層與潮上帶沉積層。相

較於海灘相的沉積物具有明顯的層理，潮上帶的沉積物淘選不佳、基質

夾有許多大小不一的礫石，推測為風暴堆積物。F：T2 與 T3 海階。T2 海

階侵蝕於老的沖積扇，不整合面海拔 5.3 公尺。T3 海階侵蝕於都鑾山層，

不整合面海拔 10.1 公尺。G：在硬岩都鑾山層上的海階紀錄，共有兩期

海蝕凹壁與一個海蝕平台，海拔分別為 3.6、7.5 與 10.2 公尺。H：T2 海

階，海拔 7.2 公尺。I：綠野至大灣一帶沿海廣泛分布海拔 3.6 公尺、底

岩為都鑾山層的 T1 海階。  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 90 

 

圖 4-14、綠野海岸露頭地層柱。北段的綠野海岸出露有海進時期堆積的海相沉積

層，定年資料顯示海灘砂堆積於 10230-9600 cal. yr BP，該時期海水面仍

在快速上升，與沉積物向上變細的序列變化相符。地層柱中出現的沖積

扇沉積物推測為事件堆積的產物，爾後環境轉為海灘相至陸相，為海退

的序列，與海階生成後陸相沉積物開始覆蓋有明確的關係。地層柱 01、

02、03、06、07 露頭照片分別對應圖 4-11-D、E、B、A、C。 
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圖 4-15、綠野至石門階地分布圖。 
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4.2.4  石梯坪-樟原 

石梯坪至樟原一帶的岩盤皆為都鑾山層，僅三富溪流域有出露八里灣層岩盤。

石梯坪區域具有豐富的珊瑚礁階地，全區可見許多明顯的隆起珊瑚礁與古海岸線

角，但區域內人為開發嚴重、並有大量的植被覆蓋地表此石梯坪區域的海階分布在

地形圖上不甚明顯，階地分階主要參考定年資料的分布位置（圖 4-16）。石梯坪以

南的大港口區域與獅球嶼（奚卜蘭島）可見到明顯的 5 期階地，最低階的 T1 海階

多以海蝕凹壁的形式存在，且各期海階上覆沉積物薄，在地形面上可發現許多現地

珊瑚。本研究在海拔 15.0 公尺的現地珊瑚礁體內採集貝殼樣本，定年結果為 5300-

4970 cal. yr BP（圖 4-17A）。 

靜浦地區海階底岩出露較少，海階面頂部多被後期的風成沙丘覆蓋。除海岸邊

觀察到 T2、T3 海階以外，在北迴歸線界盃旁的都鑾山層底岩上亦可發現一排明顯

的海蝕凹壁，海拔 26.8 公尺，頂部還有一海拔 30.0 公尺海蝕平台，向北延伸（圖

4-15C）。樟原地區（大峰峰溪）則有明顯的低位海階海蝕凹壁特徵（圖 4-17D），

且海階上覆薄層海相沉積物，之上大多為河流沉積層或崩積層（圖 4-17E）。利用

石梯坪與大港口區域的定年資料統計，此區域之長期抬升速率為 4.5 mm/yr，各期

海階利用長期抬升速率所估算的年代如下：580（T1，2.6 m）、1400（T2，6.5 m）、

2400（T3，10.7 m）、4000（T5，18.0 m）、>6000（T6，26.8 m）年前。 
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圖 4-16、石梯坪至樟原定年資料與露頭位置。 
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圖 4-17、石梯坪至樟原海階產狀。A：本研究在大港口的海階底岩面上採集珊瑚礁

體內的貝殼樣本進行定年，樣本編號為 KK01、KK02。B：獅頭嶼的 T1

與 T2 海階，階崖高度約為海拔 1.7 公尺。C：靜浦之海拔 29.7 公尺高位

海階。靜浦區域之高位海階多被風成沙丘與河流沉積物覆蓋，僅在北迴

歸線紀念碑旁與此露頭有出露 T6 海階的底岩。此高度與北回歸線紀念

碑旁的海蝕平台高度相似，顯示雖然地形崖不明顯，但海階在空間上的

延續性續仍非常良好。D：樟原海岸之海蝕凹壁。樟原地區的海岸線廣布

海蝕凹壁，除了海拔 0 公尺的現生海蝕凹壁外，在海岸被抬升的海蝕平

台上可觀察到兩期的海蝕凹壁，高度分別為海拔 5.6 與 8.7 公尺。E：大

峰峰溪口，海拔 5.7 公尺的海階不整合面，上覆薄層河流沉積物。 
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圖 4-18、石梯坪至樟原階地分布圖。 
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圖 4-19、剖面 07、剖面 08 與剖面 09，大港口、靜浦與樟原剖面。本區域除了在靜浦剖面有觀察到高位海階，其它區域並無明顯的底

岩出露，分階主要依靠地形面高度與地形崖分布。三富溪流域則廣布河階，海階多被侵蝕、紀錄不明。 
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4.2.5  八仙洞-長濱 

八仙洞區域岩盤屬於都鑾山層，此區域並無海階分布，僅存在一系列的海蝕凹

壁侵蝕於岩盤之上。前人在海拔 34.0 公尺的潮音洞採集海相沉積層中的碳屑定年，

結果為 6280-5790 cal. yr BP（宋文薰，1969），本研究採集靈岩洞與觀音洞中的海

灘砂層中的碳屑樣本進行定年，靈岩洞底岩不整合面的海拔為 17.6 公尺，上覆海

灘砂層年代為 2710-2350 cal. yr BP；觀音洞底岩不整合面的海拔為 18.1 公尺，上

覆海灘砂層年代為 2720-2380 cal. yr BP。 

八仙洞以南岩盤則轉為八里灣層，地形上除了分布寬廣而遼闊的階梯狀海階

以外，山麓前緣可以觀察到巨大的沖積扇系統。八仙洞以南的海階底岩類型多元，

除了直接侵蝕於八里灣層以外，在八仙洞南部可以觀察到海階侵蝕於前一期的海

灘沉積物之上（圖 4-21A）。此區域定年樣本豐富，本研究在剖面 10 的海拔為 31.7

公尺、老的海灘沉積層所採集的碳屑樣本（圖 4-21A），定年結果為 10230-9570 cal. 

yr BP，此年代與大壩來溪海拔 16.6 公尺的近濱相沉積物（圖 4-21B）、年代為 11920-

11000 cal. yr BP 年代結果相近，皆為末次冰期後海水面持續上升所沉積的產物。

大俱來區域在海拔 36.8 公尺沼澤相泥層中採集的碳屑樣本（圖 4-21C），年代結果

為 6180-5750 cal. yr BP，與南三間屋溪的海拔 34.0 公尺採集的海灘砂層 5890-5600 

cal. yr BP 年代相似（圖 4-21D），皆為 TIV 海階生成時的產物。 

真柄至長濱區域的海階則侵蝕於老的、年代大於 8 ka 的沖積扇之上。此區域

的海階特徵明顯，共可區分出五期的海階。除了具有側向延伸性良好的地形崖以

外，在海岸與河溝剖面皆可觀察到海階底岩面之上覆蓋有海灘礫石層或海灘砂層

（圖 4-21H）。定年資料部分，本研究在海岸露頭採集沖積扇沉積層內的木頭樣本，

年代結果為 8540-8420 cal yr BP（圖 4-21F），與前人採集沖積扇內的木頭與貝殼

樣本年代資料相似。本研究在 TI 海階採集 3 個定年樣本，海拔 6.5 公尺的珊瑚樣 
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圖 4-20、八仙洞至長濱定年資料與露頭位置。  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 99 

 

圖 4-21、八仙洞至長濱海階產狀。A：八仙洞南 TIV 海階。此處海階底岩透過樣

本 BSC-05 定年結果確認為海進時期所沉積。B：大壩來溪之近濱沉積層，

樣本 DBL-01 採集於此層。C：大俱來區域海拔 36.8 公尺的沼澤相沉積

層，上覆河流與沖積扇沉積層。D：南三間屋溪 TIV 海階海灘砂層。SCW-

01 樣本採集於海灘砂層與沖積扇沉積層交界處。E：八里灣層底岩與上
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覆海灘礫石層。此露頭位於沖積扇最內緣，八里灣層在此出現，繼續往

西則高度陡升。在此露頭中八里灣層頂部為一平整的不整合面，上覆有

磨圓度高的海灘礫石層與由磨圓礫石組成的沖積扇沉積層。沖積扇沉積

層上重新覆蓋有淘選良好的海灘礫石層與海灘砂層。八里灣層不整合面

海拔為 45.0 公尺，向東末入沖積扇沉積層之下。此露頭點對應剖面 12 最

西側的地層柱。F：長濱沖積扇。除了陸緣沉積物外，長濱沖積扇還可觀

察到同樣富含角狀安山岩塊，基質為青灰色泥岩、具有貝殼破片的沉積

物灌入基質為土黃色泥土的沖積扇中。此產狀的沖積扇亦出現於真柄溪

剖面。G：長濱海岸 TI 海階產狀。本研究採集海拔 6.5 公尺、位於珊瑚

礁體中的貝殼樣本（CP-03）進行定年。H：長濱區域 TII 海階的海灘礫

石層。此礫石層上覆於沖積扇，不整合面海拔 18.6 公尺。 

 

本，年代結果為 980-720 cal. yr BP（圖 4-21G），海拔 7.1 公尺的海灘礫石層貝殼

樣本年代為 9490-9230 cal. yr BP，海拔 9.1 公尺的海灘礫石層貝殼樣本年代為 4770-

4400 cal. yr BP，後兩者年代都老於前人的定年資料（許民陽等人，1998；Liew et 

al., 1993），應為再堆積（rework）的產物。 

透過定年資料計算，八仙洞以南至長濱一帶的長期抬升速率為 6.3 mm/yr。五

期海階經由長期抬升速率所計算的年代結果如下：1600（TI，10.3 m）、3300（TII，

20.7 m）、4700（TIII，29.4 m）、7800（TV，49.1 m）年前。本區域缺乏 TIV 海

階的底岩高度資料點，但在大俱來與南三間屋溪的年代資料顯示 TIV 海階應生成

於 6 ka，位在 TIII 與 TV 海階所推估的階地生成年代之間。 
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圖 4-22、八仙洞至長濱階地分布圖。
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圖 4-23、剖面 10 與剖面 11，八仙洞南與大俱來剖面。在八仙洞南剖面可觀察到明顯的海階礫石層覆蓋於前一期的海灘砂層之上，兩

層位間的不整合面明確。大俱來溪出露厚層的沼澤相泥層，應為 TIV 海階的產物。
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圖 4-24、剖面 12 與剖面 13，真柄與長濱剖面。真柄至長濱一帶岩盤八里灣層多被沖積扇沉積物覆蓋，在過去的紀錄中僅於長濱

的岩心資料有觀察到沉積層的層序（Hsieh et al., 2011）。本研究於剖面 12 真柄溪上游有觀察到底岩八里灣層不整合面

上覆海灘礫石層，而後被沖積扇覆蓋。此露頭與長濱岩心的層序變化相似，本研究推測海岸線在末次冰期後的海進事件

有影響至此，而後隨著沖積扇的事件被覆蓋，再生成長濱與真柄剖面一階一階的海階。 
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4.2.6  長濱南-烏石鼻 

長濱以南至烏石鼻海岸岩盤皆屬於八里灣層，與長濱區域不同，此區域不見老

的沖積扇系統，所有的海階皆直接侵蝕於八里灣層岩盤之上。此區域的海階階面

寬，地形崖明顯，地形上可明確區分出 5 期的海階，其中以 TV 海階階面最為寬

廣。海階的產狀，大部分的河溝剖面顯示高位海階的底岩面之上直接覆蓋陸相沖積

扇或河流沉積物，並以 TV 海階的上覆沉積物最厚，可達 10-20 公尺（圖 4-26B）；

TIV 次之，TIII 至 TI 則上覆陸相沉積物薄（圖 4-26A）。但海相沉積層，TV 至 TII

皆難以觀察到海灘礫石層或海灘砂層，僅長濱溪溪口（圖 4-28，剖面 14）、石門

溪溪口（圖 4-26D）與烏石鼻海岸的低位 TI 海階（圖 4-26E、F）可以觀察到厚度

小於 1 公尺的海灘礫石層。 

本區域底岩高度資料豐富，底岩面的高度分布狀況顯示單一大的階面應是由

許多的小階面與小階崖組成，如石門溪（圖 4-26C）可以觀察到 TIII 海階內存在一

高度 1.4 公尺的小階崖。此區域缺乏定年資料，但各期階地的海階底岩面高度與鄰

近的長濱及膽曼區域對應良好，且長濱地區的長期抬升速率為 6.3 mm/yr，膽曼的

長期抬升速率為 6.4 mm/yr，南北兩區域無明顯變化，故本研究推估長濱南部至烏

石鼻的長期抬升速率應同樣為 6.3 mm/yr，所推估的各期階地年代如下：1700（TI，

10.8 m）、3100（TII，19.8 m）、4400（TIII，27.8 m）、6300（TV，39.8m）、8000

（TV，50.4 m）年前。 
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圖 4-25、長濱南至烏石鼻露頭位置。 
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圖 4-26、長濱南至烏石鼻海階產狀。A、B：高位海階（TIII、TIV、TV）產狀。A

為石門溪 TIII 海階、B 為南掃別溪 TIV 海階。本區域之高位海階在底岩

八里灣層的不整合面之上缺乏海相沉積物，主要被河流沉積物或沖積扇

覆蓋，並以 TV 之上覆陸相沉積物最厚。C：石門溪 TIII 海階內的小階

崖，此階崖高度為 1.4 公尺。D：石門溪溪口 TI 海階。底岩面上覆蓋有

薄層的海灘礫石層與河流沉積物。E：烏石鼻 TI 海階。底岩面為海拔 4.0-

5.0 公尺。F：烏石鼻 TI 海階沉積物近照。海灘礫石層厚度約 1 公尺。 
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圖 4-27、長濱南至烏石鼻海階分布圖。 
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圖 4-28、剖面 14 與剖面 15，長濱溪、石坑溪與南掃別溪剖面。長濱以南的海階階侵蝕於八里灣層之上，大部分的海階缺乏海灘礫石

層的紀錄，僅沿海地區的低位被薄層海灘礫石層覆蓋。 
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圖 4-29、剖面 16 與剖面 17，石門溪與寧埔溪剖面。 
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4.2.7  膽曼-小港 

膽曼地區的岩盤屬於都鑾山層岩塊，海階多侵蝕於都鑾山層之上，階面狹窄。

此區域因缺乏河溝露頭，地表面也多被植被與後期沉積物覆蓋，故階地分階主要以

地形面高度與珊瑚及海灘沉積物定年結果為依據，底岩不整合面的海拔高度資料

則參考 Yamaguchi and Ota（2004）。膽曼以南岩盤轉為八里灣層，從堺溪至石雨

傘地區 TIV 至 TI 海階分布零星，僅 TV 海階分布最廣、保存狀況最為良好（圖 4-

31A）。石雨傘以南海階高度漸漸下降，小港區域尚可在地形上分辨出 5 期的海階，

但在小港以南至三仙溪地區，海階高度陡降，區域內缺乏高階的海階。本研究在石

雨傘區域採集三個定年樣本，在海拔 40 公尺高的階面上所採集之兩個鑽孔貝樣本

年代結果為 8770-8320 與 8330-7880 cal. yr BP（圖 4-31D），海拔 29.0 公尺高的海

蝕凹壁上採集貝殼，年代結果為 5130-4700 cal. yr BP，分別為 TV 與 TIII 海階的年

代。在小港區域，本研究亦採集 3 個定年樣本，其中海拔 33.0 與 19.0 公尺的樣本

為附著於石灰岩塊上鑽孔貝樣本（圖 4-31F、G），海拔 13.0 公尺為海灘相的貝殼

樣本（圖 4-31H），年代分別為 7930-7480、3880-3500 與 2670-2320 cal. yr BP。 

膽曼、石雨傘與小港等三個區域，藉由統整區域內的定年資料所計算的長期抬

升速率分別為 6.4、5.0 與 4.5 mm/yr，長期抬升速率有向南漸次下降的現象，與階

地觀察到的高度變化一致。石雨傘地區經由長期抬升速率 5.0 mm/yr 所推估的海階

生成年代如下：920（TI，4.6 m）、4000（TIII，20.1）、6100（TIV，30.4）、8100

（TV，40.7）年前。 
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圖 4-30、膽曼至小港定年資料與露頭位置。 

  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 112

 

圖 4-31、膽曼至小港海階產狀。A：都威溪 TIV 海階。B：石雨傘產業道路 TV 海

階。海拔 40.6 公尺的不整合面上覆蓋有薄層磨圓海灘礫石。C：石傘澳

TII 海階。底岩上堆積有石灰岩塊。D：石雨傘海階頂面採集附著於石灰

岩塊生長的鑽孔貝。E：小港採集之鑽孔貝樣本。F：樣本 XG-01 採集石

灰岩塊。G：樣本 XG-02 採集石灰岩塊。H：樣本 XG-03 採集石灰岩塊。 
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圖 4-32、膽曼至小港階地分布圖。 
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圖 4-33、剖面 18 與剖面 19，膽曼與沙灣溪剖面。膽曼區域底岩為都鑾山層崩積岩塊，頂部多附著有珊瑚生長，定年資料豐富。膽曼

以南岩盤重新轉為八里灣層底岩，高位海階分布寬廣，低位海階保存不佳。 

  



doi:10.6342/NTU201802816

 

 115

 

圖 4-34、剖面 20 與剖面 21，石雨傘與小港剖面。石雨傘至小港區域廣布的石灰岩塊具有許多鑽孔貝附著，本研究採集 6 個鑽孔貝進

行定年，結果如圖所示。藉由定年樣本計算，石雨傘之抬升速率較小港區域快，海階底岩面高度亦有差異。 
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4.3  全區海階產狀統整與比較 

藉由比較海階底岩面高度、年代資料與上覆沉積物厚度，花東海岸嶺頂至三仙

台的海階地形大致可分為兩組階地，北段嶺頂至樟原共有六期的階地，南段八仙洞

至小港共有五期的階地。北段海階整體寬度普遍較窄，單一階面多小於 100 公尺，

其中以 T5 與 T6 海階最為寬廣，其餘階地分布零星，甚至在許多剖面未出現。南

段海階普遍較寬，單一階面可達數百公尺，其中以 TV 海階最為寬廣，在全區的延

續性也最佳。 

比較南北兩期古海岸線角的高度差，北段的高度差通常較大，約為 3-5 公尺；

南段的高度差，在本研究所劃分的階地範圍中，兩期海階的古海岸線角高差多為 8-

10 公尺，但依據剖面與野外露頭資料顯示，此高度差為多個小階地所組成，兩期

小階地的階崖高差多小於 2 公尺。長期抬升速率的結果，研究區域由北至南共可

以劃分為四個區段：嶺頂至鹽寮速率最慢，約 2.5 mm/yr；磯崎至樟原速率稍快，

抬升速率約 4.5-4.8 mm/yr；八仙洞至膽曼抬升速率最快，可達 6.2-6.5 mm/yr；石雨

傘與小港的抬升速率有些微下降的趨勢，約 4.5-5.0 mm/yr。以上階地古海岸線角高

度、年代資料與區域長期抬升速率統整於表 4-3 與表 4-4。
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表 4-3、研究區域北段海階資訊。 

地區 嶺頂-鹽寮 磯崎-豐濱 綠野-石門 石梯坪 大港口-樟原 

長期抬升速率 1 2.5 4.8 4.5 4.5 4.5 

短期抬升速率 2 -9 ~ -13 -9 ~ -10 -7 ~ -9 -7 -7 ~ -12 

階地分階 Hsa
3 Age4 H’sa

5 Hsa Age H’sa Hsa Age H’sa Hsamp
6 Agesamp

7 Hsa Age H’sa 

T1 - - - 3.8 800 3.8 3.6 800 3.6 2.7 1500-900 2.6 580 2.6 

T2 3.6 1400 - 7.3 1500 4.5 5.3(T2a) 

7.4(T2b) 

1200 

1600 

1.7 

2.1 

5.5 2100-1500 6.5 1400 3.9 

T3 6.3 2500 2.7 11.5 2400 4.2 13.0~10.1 2900~2200 5.6~2.7 - - 10.7 2400 4.2 

T4 - - - 16.5 3400 5.0 - - - 17.4 3510-3180 - - - 

T5 11.0 4400 4.7 21.0 4400 4.7 - - - 20.0 

22.0 

4650-3950 

5700-4500 

18.0 4000 7.3 

T6 15.5 6200 4.5 34.0 7100 - - - - - - 26.8(T6a) 

30.0(T6b) 

6000 

6700 

3.2 

1 長期抬升速率是利用區域內複數個定年資料搭配樣本高度計算，並透過 excel 求得之最佳解，單位為 mm/yr。 
2 短期抬升速率為 GPS 與精密水準測量之量測結果，資料取自胡植慶等人（2016），單位為 mm/yr。 
3 Hsa：海階古海岸線角海拔，單位為公尺。 
4 Age：藉由區域長期抬升速率所估算之階地年代，單位為年前。 
5 H’sa：古海岸線角高度差，單位為公尺。 
6 Hsamp：定年樣本採集海拔高度，單位為公尺。 

7 Agesamp：採集樣本之定年結果，單位為 cal. yr BP。  
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表 4-4、研究區域南段海階資訊。 

地區 八仙洞 八仙洞南-長濱 長濱南-烏石鼻 膽曼 石雨傘 小港 

長期抬升速率 1 6.2 6.3 6.3 6.4 5.0 4.5 

短期抬升速率 2  -1.9 ~ -1.4 -2.3 ~ -5.2    

階地分階 Hsamp
3 Agesamp

4 Hsa 
5 Age 6 H’sa 

7 Hsa Age H’sa Hsa Age H’sa Hsa Age Hsamp Agesamp 

TI -  10.3 1600 10.3 10.8 1700 10.8 3.0 470 3.0 4.6 920 - - 

TII 18.1 2720-2380 20.7 3300 10.4 19.8 3100 9.0 20.0 3000 16.0 14.0 2800 13.0 2670-2320 

TIII - - 29.4 4700 8.7 27.8 4400 8.0 

1.48 

24.0 3800 5.0 - - 19.0 3880-3500 

TIV 34.0 6720-4860 - - - 39.8 6300 12.0 32.3 5000 8.0 30.4 6100 - - 

TV - - 49.1 7800 - 50.4 8000 10.6 >56(?) 8800 23.7(?) 40.7 

47.1 

8100 

9400 

33.0 7930-7480 

1 長期抬升速率是利用區域內複數個定年資料搭配樣本高度計算，並透過 excel 求得之最佳解，單位為 mm/yr。 

2 短期抬升速率為 GPS 與精密水準測量之量測結果，資料取自胡植慶等人（2016），單位為 mm/yr。 

3 Hsamp：定年樣本採集海拔高度，單位為公尺。 

4 Agesamp：採集樣本之定年結果，單位為 cal. yr BP。 

5 Hsa：海階古海岸線角海拔，單位為公尺。 

6 Age：藉由區域長期抬升速率所估算之階地年代，單位為年前。 

7 H’sa：古海岸線角高度差，單位為公尺。 

8 此階崖高度為石門溪 TIII 海階內直接在露頭觀察到的小階崖。 
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第五章 討論 

5.1  區域抬升速率計算與階地分區 

海階沉積物定年結果除了提供階地生成年代與側向對比依據外，同時也可以

估算區域的長期抬升速率。但定年樣本的種類多元，若採集於不同的環境則要考慮

沉積環境的深度，其中以現地珊瑚的生成深度最難推估。珊瑚生長深度，可由低潮

面以下直至海底 40 公尺，前人運用珊瑚樣本計算抬升速率時多會假設單一生長深

度值或是直接利用樣本採集高度進行計算（謝孟龍與劉平妹，2010），但計算結果

多存在極大的誤差值。為了解決此問題，本研究在利用珊瑚樣本計算抬升速率時，

將會判斷該現地珊瑚位在哪一時期的海階，則直接利用該海階的古海岸線角高度

來估算抬升速率。花東海岸的抬升機制主要為斷層活動所致，被地震事件抬升上陸

的珊瑚樣本，其生長年代應相近於海階面的生成年代。若海階面有多個不同的定年

結果，則最年輕的珊瑚年代可能會是最接近海階生成的年代。 

圖 5-1 為本研究利用各式定年樣本計算之研究區域長期抬升速率。用來計算抬

升速率的定年樣本多為隨著海階生成時沉積的海相沉積物，為近八千年內的產物。

大於八千年的定年資料數量較少，主要集中於綠野與八仙洞至長濱等在沖積扇之

下具有海進沉積層出露的區域。若比較單一區域同時具有大於 8 ka 與小於 8 ka 的

定年樣本的速率差異，八仙洞至真柄、長濱地區透過兩組定年材料估算的長期抬升

速率皆為 6.2 至 6.3 mm/yr；綠野一萬年內的長期抬升速率為 4.5 mm/yr，與鄰近的

磯崎、石門至石梯坪年輕樣本計算的抬升速率相似。此現象代表花東海岸在綠野地

區的構造活動速率在過去一萬年來都維持穩定狀態；長濱地區的構造活動速率則

自末次冰期一萬六千年來都維持穩定。 
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本研究透過定年資料計算抬升速率區間，並利用區域內小於 8 ka 的全部資料

求得長期抬升速率最佳解。透過抬升速率的計算結果，研究區域共分為四個不同的

抬升區，由北至南依序為嶺頂區（嶺頂至鹽寮，2.5 mm/yr），新社區（磯崎至樟

原，4.8-4.5 mm/yr），長濱區（八仙洞至膽曼，6.4-6.3 mm/yr）與石雨傘區（石雨

傘至小港，5.0-4.5 mm/yr），此抬升區交界約與縱谷斷層的分段交界緯度相等。除

了在長期抬升速率有明顯差異外，受控於速率差異、各個分區的在相同高度的階地

年代大不相同，結果統整於圖 5-2。 
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圖 5-1、嶺頂至小港各區長期抬升速率。本研究將速率計算樣本依據年代分為相對海進時期（> 8 ka）與相對海退時期（< 8 ka）兩組樣

本，所計算之速率區間以直條圖呈現，方塊的上下界極為計算的速率區間，此區間內的數值皆有機會是抬升速率的真值。統計

複數組速率資料後，嶺頂區之長期抬升速率為 2.5 mm/yr，新社區為 4.8-4.5 mm/yr，長濱區為 6.4-6.3 mm/yr，石雨傘區為 5.0-

4.5 mm/yr。 
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圖 5-2、研究區域階地分區統整圖。以八仙洞為界，研究區域的海階共可區分為南北兩套系統。北段以綠色系表示 T1 至 T6，南段以藍

色系表示 TI 至 TV。 
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5.2  沉積層序演變與海階產狀差異 

綜觀研究區域，大部分的露頭皆顯示海階底岩面直接發育於都鑾山層、蕃薯寮

層或八里灣層岩盤，底岩面之上堆積年輕於 8 ka 的海灘或陸相沉積物。但在綠野

地區與八仙洞以南至長濱沖積扇，可於露頭發現老的海灘沉積物逐漸向上演變為

近濱環境的向上變淺序列，之上覆蓋厚層沖積扇沉積層，並轉而覆蓋薄層年輕於  

8 ka 的海灘礫石層與陸相的河流與沖積扇沉積物。前人在長濱沖積扇的岩心資料

同樣呈現相同的環境演變序列（圖 5-3；Hsieh et al., 2011），岩心的沉積層序變化

如下：底部岩盤為八里灣層，不整合面之上的海灘相貝殼年代為 16820-16190 cal. 

yr BP；海灘礫石層向上逐漸變細、沉積環境由近濱相逐漸轉為遠濱相，遠濱泥層

中的貝殼年代為 11450-10990 cal. yr BP。之後海相沉積物被大量的陸相沖積扇覆

蓋，而後轉為陸相環境。 

統整野外露頭與岩心資料，花東海岸的沉積層序變化可以分為兩時期，以 11-

8 ka 的沖積扇沉積事件為界，16-10 ka 花東海岸普遍沉積厚層、粒徑向上變細的海

相沉積層，8 ka 後則轉為沉積薄層海灘礫石層。16-8 ka 的厚層沉積層與 8 ka 後的

薄層沉積層代表兩時期的容積空間有所不同，前期的容積空間大，且沉積環境有逐

漸變深的現象，後期的容積空間則非常小、深度無明顯變化。影響容積空間變化因

素有三，海水面變動、地殼變動與沉積物供應量。兩萬年以來，花東海岸的河系並

無太明顯變化，研究區域中主要的沉積物供應來源─陸緣的沉積物輸送量並無太大

改變，僅於 11-8 ka 有明顯的沖積扇堆積事件，故能夠將沉積物供應量的波動等因

素暫不考慮。觀察全球海水面自末次冰期以來的變動，海水面在 20-16 ka 維持低

海水面（-120 公尺），16-8 ka 快速上升，於 7 ka 達到頂峰，之後便緩慢下降至今

日高度（圖 5-4A）。但除了海水面有明顯的上升以外，花東海岸活躍的抬升現象

也必須納入重要考量。為了比較海水面變動與陸地抬升對沉積空間的影響，本研究
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繪製相對海水面變化曲線，其斜率顯示了不同時期的相對海水面上升與下降。以嶺

頂至鹽寮地區為例，雖然絕對海水面在 20-16 ka 緩慢上升（0 ~ 2.2 mm/yr）、16-8 

ka 快速上升（11.4 ~ 13.8 mm/yr）、8-7 ka 上升速率趨緩（4.0 ~ 6.0 mm/yr）、7 ka

後緩慢下降（-0.4 ~ 0 mm/yr）直至今日的高度，但疊加了嶺頂區的 2.5 mm/yr 陸地

抬升速率後（圖 5-4B），20-16 ka 時海水面呈現微微相對海退至穩定狀態（-2.5 ~ 

-0.3 mm/yr），16-8 ka 海水面快速上升（11.4 ~ 13.8 mm/yr），8-7 ka 速率漸趨下降

（1.5 ~ 3.5 mm/yr），並在 7 ka 後呈現相對海退狀態（-2.9 ~ -2.5 mm/yr）。在相對

海水面變化中，斜率為正值代表相對海進、負值為相對海退，斜率為零則相對海水

面穩定。海水面穩定時期能夠侵蝕出寬廣的海蝕平台、形成寬而平的海階底岩面；

相對海進時期除了提供大的容積空間，也因為海水面的上升使環境變深，而堆積厚

層沉積物且向上變細的序列；相對海退時期的容積空間小，故海階其上覆沉積物較

薄。這些現象可以解釋本研究區域中觀察到的沉積層序變化。例如長期抬升速率為

6.3 mm/yr 的長濱區（圖 5-5B），在長濱岩心中覆蓋於底岩八里灣層之上、位於海

拔 -1 公尺的海灘礫石層定年結果為 16820-16190 cal. yr BP，對應於相對海水面變

化圖中 17-15 ka 相對海水面穩定時期（~0 mm/yr），此海灘礫石層即為海水面在底

岩八里灣層侵蝕出大的海蝕平台時的海灘沉積物。之後隨著海水面快速上升、環境

逐漸變深，海灘相逐漸變為近濱相至遠濱相，岩心中沉積層位於遠濱相的年代為

11450-10990 cal. yr BP 的貝殼樣本，即是在海水上升速率 4.6 ~ 8.5 mm/yr 的相對海

進時期所沉積。綠野、八仙洞南部（圖 4-23，剖面 10）、南三間屋溪（圖 4-24，

剖面 12）與長濱岩心中的厚層海相沉積物皆沉積於相對海進時期。絕對海水面在

8 ka 後上升速率趨緩，轉而維持穩定（圖 5-2，A），快速的陸地抬升造成海水面

開始向海側後退，同時形成狹小的容積空間，海蝕平台上轉為堆疊薄層的海灘沉積

物，並在抬升上陸之後被河流相或沖積扇沉積層覆蓋，呈現海階底岩面之上堆積陸
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相沉積物為主的現象。考慮上述沉積物堆積與環境因子之間的差異，本研究將花東

海岸的海階分為兩種類型，16 ka 海水在底岩面侵蝕出不整合面，並在 16-8 ka 堆

積厚層的沉積物，呈現「堆積型階地」，8 ka 後隨著海岸持續後退，階面堆積較薄

的沉積層，呈現「侵蝕型階地」。 

 

 

圖 5-3、長濱岩心資料。長濱岩心中可見到厚層的海進層序，但在沖積扇之上未見

到海退時期堆積的海灘礫石層，推測海水面在沖積扇沉積後就未再影響至

此位置。此結果與地形圖判斷的海階分布位置吻合，8 ka 後生成的海階並

未進入長濱岩心的區域。岩心資料引用自 Hsieh et al.（2011）。 

 

觀察研究區域內的海階沉積物的分布，除了綠野與八仙洞南部至長濱區域具

有 16-8 ka 海進時期的沉積物出露，其餘剖面全新世海階皆直接侵蝕於岩盤之上，

缺乏海進沉積層。花東海岸全區皆向東面對太平洋，故海水面在海進時期的變化在
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全區應當具有一致性，海進時期推測在大部分地區都堆積有厚層沉積層。在今日觀

察不到海進沉積層具有兩個可能原因，一為海進沉積層尚未被抬升上陸，之上被厚

層陸相沉積層覆蓋，二為海進沉積層皆已被侵蝕殆盡。圖 5-5B 為嶺頂區利用長期

抬升速率 2.5 mm/yr 所繪製的相對海水面變化，目前僅 9 ka 後受海水面影響所沉

積的沉積層已抬升上陸，16-9 ka 的古海階面與沉積層現今都還在海水面之下。相

同的概念可以套用於新社區（4.8-4.5 mm/yr）（圖 5-5A），相對海水面變化曲線顯

示這些區域僅 13 ka後的沉積層被抬升上陸，16-13 ka 的沉積層仍位於海水面之下，

與本研究在綠野地區的海岸露頭僅觀察到 10 ka 的海灘沉積層（樣本 LY-01、LY-

02），缺乏更老的沉積層的現象一致。 

但在長期抬升速率大於 6 mm/yr 的情況下，自 16 ka 以來所有的沉積層都已被

抬升至現今海水面之上。海進沉積層在長濱區大部分的露頭皆未能觀察，僅在長濱

岩心與大俱來區域出露的原因，本研究認為是受到後期的侵蝕所致。相對海水面在

8-7 ka 達到頂峰後開始下降，曲線會在海進時期與海退時期兩度穿過相同的高度

（圖 5-6），代表隨著陸地抬升，在海進時期被海水淹沒的區域將會重新抬升至海

水面，再次受到海浪的侵蝕，導致海進沉積層被侵蝕殆盡。但在綠野與長濱岩心可

以觀察到海進沉積層的原因，本研究認為與其上覆的沖積扇沉積層相關。藉由各地

區的定年資料與沉積物形態佐證，花東海岸在 10-9 ka 時於綠野、八仙洞南部至長

濱與都蘭區域皆出現巨大的沖積扇堆積事件。隨著大量的陸相沉積物被沖積至海

中，除了覆蓋海相沉積層、形成保護作用外，沖積扇也迫使海岸向海側後退（圖 5-

7B）。隨著沖積扇停止堆積，海浪侵蝕重新掌控海岸的塑形（圖 5-7C）。8-7 ka 後，

陸地抬升作用主控海階的生成，被沖積扇覆蓋的區域海水將會侵蝕沖積扇、在沖積

扇之上形成海階，未被沖積扇覆蓋的區域海浪則會侵蝕海進時期的沉積層、甚至將

海進沉積層侵蝕殆盡，形成八里灣層或都鑾山層岩盤的海蝕平台，造成現今岩盤之
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上海進沉積層分布不均的現象。比較綠野、長濱與都蘭三個區域的沖積扇系統與海

進沉積層產狀差異，綠野區域大部分的沖積扇皆被侵蝕殆盡，海進沉積層出露狀況

良好（圖 5-8A）；都蘭與長濱兩區域的長期抬升速率相似，前者為 6.3-6.9 mm/yr

（陳思婷，2018）、後者為 6.3 mm/yr，兩區域速率皆大於 6 mm/yr，16 ka 以來的

沉積層皆被抬升至海水面之上，但在都蘭沿海地區可以觀察到八里灣層的不整合

面與上覆的海進序列（圖 5-8D），長濱沿海地區則未有海進序列的出露（圖 5-8C）、

沿海露頭僅可見到沖積扇主體。年代資料顯示兩處沖積扇的生成年代相似，沖積扇

結束堆積後受侵蝕的時間應相似，若兩區域的侵蝕速率相當，則沿海地區的產狀差

異指示長濱沖積扇的原始扇面較都蘭沖積扇大；但若兩區域原始的沖積扇面大小

相似，則長濱的海岸侵蝕速率（backwasting rate）較都蘭區域小，此結果與許民陽

（2005）估算沖積扇年平均後退速率，長濱沖積扇為 0.43-1.1 m/yr，都蘭沖積扇為

1.3-1.6 m/yr，長濱沖積扇海岸後退速率較小的結果相符。  
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圖 5-4、絕對海水面與嶺頂區相對海水面變化。A：絕對海水面變化，海水面在 20-

16 ka 與 7-0 ka 時穩定，16-8 ka 時上升快速。B：以 2.5 mm/yr 的嶺頂區為

例，相對海水面在 20-16 ka 速率為-2.5 ~ -0.3 mm/yr，維持穩定，此時期將

侵蝕出大的海蝕平台。16-8 ka 相對海水面快速上升（11.4 ~ 13.8 mm/yr），

將堆積厚層沉積物，形成堆積型階地。7 ka 後相對海水面開始下降（-2.9 

~ -2.5 mm/yr），將形成上覆沉積物薄的侵蝕型階地。 
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圖 5-5、新社區、長濱區與石雨傘區相對海水面變化。這三個區域的相對海水面變

化趨勢相似，在 20-17 ka 時相對海退、17-15 ka 海水面穩定、15-8 ka 海水

面快速上升，但各地區海水面的上升幅度不同，以石梯坪至樟原地區相對

海水面上升最多，為 75 公尺；8-7 ka 區域出現第二次的相對海水面穩定

狀態，開始侵蝕出大的海階；7-0 ka 則穩定的相對海退。 
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圖 5-6、海水面兩度通過相同位置示意圖。在花東海岸被抬升的海階地形，其海階

面至少都二度受過海水面影響。以長濱區 6.3 mm/yr 為例，圖中的黃線為

現今高度 30 公尺海階面，除了在 4.5 ka 時有通過海水面形成海階以外，

在 12-10 ka 相對海進的時期，海水面也有通過此區域，沉積下海進沉積

層，故 4.5 ka 時的海階將會侵蝕在海進沉積層之上，甚至將全部的沉積物

侵蝕殆盡。粉紅線則為 0 公尺、現今海水面的高度，藉由此曲線可知道現

今被抬升至海水面高度的沉積層為 16-14 ka 所沉積的海灘相沉積層。 

 

 

圖 5-7、沖積扇造成沉積物保存示意圖。A：隨著海水面上升，厚層的海相沉積層

將會堆積於岩盤之上。B：在 10-9 ka 時，巨大的沖積扇沉積事件堆積於海

岸線，除了覆蓋住海相沉積層，也迫使海岸線向海側後退。C：在沖積扇

停止堆積後，海浪侵蝕將會再次造成海岸線的向陸側前進，並在 8-7 ka 後

相對海退時形成海階。被沖積扇覆蓋的區域將會侵蝕沖積扇，進而保護海

進沉積層，缺乏沖積扇覆蓋的區域將會侵蝕底岩與海進沉積層，造成海進

沉積層的缺失。圖片修改自 Bruner and Smosna（2000）。 
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圖 5-8、綠野、長濱與都蘭沖積扇產狀。A：綠野沖積扇。沖積扇沉積層覆蓋於老

的海灘相沉積層之上。沖積扇頂部的不整合面覆蓋有年輕的海灘礫石層，

顯示此階海階在生成時海水受到沖積扇的阻隔，並未侵蝕到海進沉積物，

故海進層序能夠保存。B：北部綠野沖積扇。此處出現兩階海階，低位海

階的底岩為沖積扇沉積層，高位海階的底岩為都鑾山層。在此露頭沖積扇

近乎被侵蝕殆盡，海階直接侵蝕於底岩生成。C：長濱沖積扇。長濱沿海

區域出現厚層的沖積扇沉積層，上面覆蓋有年輕的海灘礫石層，小於 8 ka

的海階皆侵蝕於沖積扇生成。D：都蘭沖積扇。海岸露頭可見到完整的海

進層序。露頭底部為底岩八里灣層，不整合面之上覆蓋有海灘相、近濱相、

遠濱過度帶至遠濱相沉積物，最後接到沖積扇層。沖積扇之上覆蓋有薄層

的海灘礫石層，為相對海退時期的產物。若運用單一沖積扇系統來類比三

個地區的沿海露頭分別坐落於沖積扇的哪個區塊，長濱沿海地區位於扇端，

屬於沖積扇的最外緣；都蘭沿海地區位於扇央，出露有厚層的下伏地層；

綠野沿海地區則位於扇頂，整個扇體幾乎被侵蝕殆盡。 
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5.3  海階分階與對比 

前人針對花東海階研究，大多利用地形面高度進行海岸的階地分期與側向對

比（石再添等人，1988）。但地形高度易受後期陸相沉積物覆蓋所影響，如南段區

域的 TIV 海階，底岩面上覆沉積物厚度分布不均，在長濱溪與石坑溪剖面（圖 4-

28，剖面 14）沉積物薄，皆小於 10 公尺，但南掃別溪剖面（圖 4-28，剖面 15）沉

積物則非常厚，達 20 公尺。為了解決此問題，Yamaguchi and Ota（2004）雖然透

過底岩資料進行階地分階，但範圍則侷限於石梯坪與膽曼等基盤為都鑾山層的硬

岩區，軟岩區則普遍缺乏資料。Hsieh et al.（2004）雖然在軟岩區繪製諸多剖面，

但其剖面的控制點不多，缺乏不同期海階的古海岸線角資料，底岩形態皆繪製呈朝

東傾斜面，全區海階畫為一階，缺乏分階資料。 

本研究經由野外量測與觀察，確認花東海岸自 8 ka 以來的海階皆為侵蝕型階

地。侵蝕型海階容積空間小、上覆沉積物薄，海階底岩面高度會近似於古海水面高

度，故可以利用海階底岩面的高度進行階地分階。除了此因素外，本研究透過抬升

速率進行分區，在相同的分區中除了地形崖有良好的側向延續性，相同分階的海

階，其底岩高度在不同溪流的亦位在相同海拔高度，能夠進行側向對比，例如在長

濱區，TIV 海階除了在地形上以地形崖相連，底岩高度在長濱溪、南掃別溪、石門

溪與寧埔溪皆位在海拔 30-40 公尺（圖 5-2）。底岩不整合面高度具有良好延續性

代表海階不整合面的生成與抬升屬於區域性，在海階生成後隨即受到區域性的陸

地抬升事件所致，底岩面鮮少被河川侵蝕。故本研究認為若未觀察到海階底岩面與

海相沉積物的交界，在地形上沒有明顯的河階地形特徵、所量測的高度資料亦符合

西高東低的情況下，這些不整合面的高度皆可視為海階底岩面的高度，即古海水面

位置。以下對於階面及階崖形態的討論皆建構於此論點。  
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5.4  海階階面與階崖形態差異 

5.4.1  階面形態差異 

(1)  南北區域階面差異 

以八仙洞為界，研究區域中南北階地的寬度差異明顯，相較於南段區域，北段

區域的海階寬度明顯較窄（表 5-1），甚至鹽寮以南至新社以北的海岸無全新世海

階分布，海岸線僅臨陡峭的山崖。本研究認為造成此現象的主因與基盤岩性的抗侵

蝕能力有關，北段研究區域的岩盤主要為都鑾山層與八里灣層水璉礫岩段、質地堅

硬，抗侵蝕能力佳，海浪難以侵蝕的情況下無法生成寬闊的海階底岩面，而多形成

一系列的海蝕凹壁。南段研究區域的基盤岩性為八里灣層，質地較為軟弱，故較易

形成寬闊的海階面。除了前人研究有提及此現象以外（石再添等人，1988；謝孟龍，

1990；Hsieh et al., 2004），許民陽（2005）透過比較航空照片、地形圖與海岸露頭

實際量測，同樣指出都鑾山層岩性堅硬、八里灣層軟弱，前者後退速率極小、後者

後退速率可達 1-3 m/yr，指示北段區域的底岩抗侵時能力明顯較南段區域良好，因

而北段階地狹窄、南段階寬廣。 

 

表 5-1、各區域海階寬度（m）。 

北段 

分階 

嶺頂區 新社區 
南段 

分階 

長濱區 石雨傘區 

嶺頂- 

鹽寮 

新社- 

豐濱 

綠野- 

大灣 

石梯坪- 

樟原 

八仙洞- 

長濱 

長濱- 

膽曼 

膽曼- 

石雨傘 

石雨傘- 

小港 

T6 80-120 100-120 - 90-200 TV 180-300 300-350 200-400 120-200 

T5 70-90 80-100 - 60-100 TIV 120-250 130-250 180-300 110-160 

T4 - 10-30 - - TIII 100-250 70-120 160-180 100-170 

T3 30-50 <20 >30 50-90 TII 90-150 70-120 70-120 70-200 

T2 <20 <10 <30 10-30 TI 90-150 10-90 10-100 70-200 

T1 - <20 <10 <10 - - - - - 
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除了形成海階的底岩岩性具有差異，階面生成後的保存狀況將會影響現今觀

察到的海階面寬度。此概念為海蝕平台受到抬升成為低位海階時，海浪除了會將底

岩侵蝕出新的海蝕平台外，同時也會侵蝕海岸內緣的低位海階、形成古海岸線角與

海蝕崖。此侵蝕現象必須待海階抬升夠高、完全脫離海水面後階面寬度才會停止影

響。故海階在海岸停留的時間越長，則受到的侵蝕會越大。南北低位海階在海岸停

留的時間長短可由形成海階的斷層活動特性與地震再現週期作評估，除了透過海

階底岩面高度推估的地震再現週期，北段約 1000-2000 年，南段 1.4-2.5 公尺的小

階崖則遠小於 1000 年以外，北段階地兩期古海岸線角高度（2.7-5.6 公尺，表 4-3）

差普遍較南部（1.4 公尺，表 4-4）大。假若斷層累積能量速率相同，大的垂直抬升

量需要較長時間累積能量，顯示北段的低位海階在海岸附近會停留較長時間。Hsieh 

and Rau（2009）預估的花東海岸南北地震再現週期，北段為大於 1000 年，南段則

為小於 200 年，與本研究相似。另外，南段區域的海階皆位在池上斷層上盤，池上

斷層活躍而快速的潛移將使海階持續抬升，加速低位海階脫離海岸的歷程。以上結

果皆顯示北段區域的低位海階所受的侵蝕時間較南段區域長，故容易形成階地北

窄南寬的現象。 

(2)  各區域階面差異 

若比較各區域內不同期海階面的寬度差異，以嶺頂區為例，以 T6 海階階面最

寬，T2 海階最窄。在其他抬升區中結果皆相似，北段 T6 至 T1 海階中以 T6 海階

面最寬，南段 TV-TI 海階中以 TV 海階面最寬（表 5-1）。影響階面寬度的因子主

要為底岩強度、海浪侵蝕力的強弱與侵蝕時間長短。各區域中海階底岩岩性相同，

故造成階面寬度差異的成因不會是底岩抗侵蝕能力差異所造成。在海岸線形態、地

形或海流沒有巨大變化的情況下，海浪侵蝕力並不會有太大改變。除了小部分區域

的 TI 海階與現今海岸線呈現不平行，各期海階的分布大多平行於現今海岸線，顯
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示各期海階在生成時的古地形以及海浪侵蝕能力應與現今的海岸狀態相似。在侵

蝕能力相同情況下，侵蝕時間長短決定了階面寬度。以長濱區為例，相對海水面變

化曲線（圖 5-5B）在 8-7 ka 時斜率為 0，代表海水面變動速率相近於陸地抬升速

率、相對海水面穩定，海水面在單一高度會停留較長時間，故能侵蝕出較大的海階

底岩面。7 ka 以後斜率為 -5.4 ~ -5.0 mm/yr，表示環境呈現相對海退狀態，快速的

陸地抬升造成海水面在單一高度停留時間短，故侵蝕出來的海階面寬度較窄。根據

階地沉積物定年資料與利用長期抬升速率估算的階地生成年代（圖 5-2），T6 海階

生成於 7.1-4.4 ka，TV 海階生成於 8.0-6.3 ka，兩者生成年代皆涵蓋 8-7 ka 的相對

海水面穩定時期，故此兩海階較區域內的其它海階面更為寬闊。 

 

5.4.2  階崖形態差異 

(1)  地形崖 

透過各區域剖面資料可以觀察到花東海階雖然在抬升上陸後被厚薄不一的陸

相沉積物覆蓋，但地形面上的地形崖與底岩面上的海階崖多位置相近。海階崖的生

成與海岸侵蝕作用息息相關，地形崖與海階崖出現於相同位置代表地形崖的生成

同樣受到海水侵蝕的影響，其模式如下：在海蝕平台抬升上陸成為低位海階（Ta）

時，河流會在 Ta 的海階面上產生侵蝕與堆積作用，除了侵蝕上覆的薄層海灘沉積

物以外，河流沉積層與沖積扇沉積層亦迅速的覆蓋海階表面（圖 5-9B）。此時若

新的海蝕平台向內侵蝕 Ta 海階並形成海蝕崖時，Ta 海階上的陸相沉積物將會一

同受到海浪侵蝕，使地形崖同時生成（圖 5-9C）。在下一次的地震事件發生時，

被抬升的 Ta 低位海階將不再被河流所影響，河流因為侵蝕基準面的改變而開始產

生下蝕作用，轉為在新的 Tb 低位海階面侵蝕與堆積沉積物（圖 5-9D）。隨著新一

期的海蝕平台向內形成，Tb 海階的地形崖與海階崖也會再次生成，形成一個又一
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個的底岩崖與地形崖。現生的海蝕崖與地形崖同時生成的實例於海岸地區多處可

見，如新社地區的 T1 低位海階，其底岩面位在海拔 2.8 公尺，上覆河流沉積物厚

度約 8 公尺，底岩面與陸相沉積物同時被海水侵蝕出海蝕崖與地形崖（圖 4-2F）。

南段海階也可以在石門溪溪口觀察到覆蓋在海階面之上的河流沉積物一同與海階

底岩面被海水侵蝕的現象（圖 4-26D）。 

除了河流沉積物外，山麓沖積扇沉積物亦會堆積在海階之上，尤其靠近山麓前

緣的高位海階，其海階面頂部於野外剖面可觀察到 10-30 公尺的厚層的沖積扇沉積

層（圖 4-26B）。其中以石梯坪至樟原與八仙洞至真柄最為明顯，T6、T5 與 TV、

TIV 等兩組海階皆被後期的沉積物覆蓋、於地形面上觀察不到兩期海階的地形崖。

前人於大壩來溪採集一系列覆蓋 TV 與 TIV 的沖積扇沉積物（圖 4-20），4 個碳樣

年代皆為 6390-5660 cal. yr BP（樣本 DBL-02、03、04、05；謝孟龍，1990；劉平

妹與謝孟龍，2007），與 TIV 海階年代相近（樣本 DJL-01，6180-5760 cal. yr BP），

顯示於 TIV 海階生成時，有大規模的堆積事件形成沖積扇，將鄰近山麓的 TV 與

TIV 海階覆蓋。隨著構造抬升活動、海岸持續後退，遠離山麓的年輕低位海階的上

覆沖積扇沉積物則越來越薄，僅在海蝕崖前堆積崖錐沉積物。研究區域中以鄰近高

位海階 T4 及 TIV 的崖錐堆積物最厚，T3 至 T1、TIII 至 TI 海階則鮮少受到崖錐堆

積物影響，地形崖明確且連續。 

(2)  海階崖 

海階崖為兩期階地之間具有高差，其成因主要受控於海浪侵蝕與構造抬升作

用。假設在海水面穩定時期、海階形成僅受控於同震抬升影響，其階地層序保存完

整、底岩面亦呈近乎水平的海階形態，各期的階崖高度可視為每次地震事件的抬升

量。但海階保存程度通常各地迥異，相較於長濱區階地層序完整，嶺頂區與新社區

的低位海階分布較為零散，以新社至豐濱的階面侵蝕現象最為嚴重，常會有海階被
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侵蝕消失，導致 T4 與 T2 海階或 T3 與 T1 海階呈現相鄰現象，其間分別缺失了 T3

與 T2 海階（圖 4-10），此時海階崖所記錄的高度就不可以視為單次地震事件的抬

升量，而是多期構造事件累積的結果。再者，海階面在形成時常呈朝向海側傾斜的

緩斜面（圖 4-8D；圖 4-17B），海階崖的高度通常會小於兩期階地古海岸線角之間

的高度差，並隨著低位階地向內侵蝕時逐漸增高（圖 5-10B）。 

除了階面的傾角會影響受侵蝕後的海階崖高度外，間震時的地殼垂直變形同

樣會使海階崖與古海岸線角高度產生變化。前人透過 GPS 與水準測量資料觀察到

花東海岸全段具極快的間震變形速率（Ching et al., 2011），嶺頂至長濱屬於沉降

環境、全段間震變形速率約為-15 ~ 0 mm/yr，呈現下降現象；長濱以南至富岡屬於

抬升環境，速率為 0 ~ 15 mm/yr。在快速的間震變形下，間震沉降的區域在抬升後

因為受到地殼沉降作用，其古海岸線角與海階崖的高度會變低（圖 5-7C）；反之，

間震抬升區因為受到地殼的快速抬升，古海岸線角與海階崖的高度反而會變高（圖

5-7D），現今觀察到的海階崖與古海岸線角高度皆為同震與間震變形共同影響所

致。北段 T1 至 T6 海階高度 2.7-5.6 公尺的海階崖，以及位於綠野、靜埔與樟原的

硬岩都鑾山層中，藉由相鄰兩期海蝕凹壁具有 3.1-3.6 公尺高度差，其原始同震抬

生的高度應該大於 2.7-5.6 公尺。反之，南段區域的海階崖，本研究在石門溪（圖

4-29，剖面 16）的 TIII 階地內有觀察到一高差為 1.4 公尺的小階崖，應最為接近單

一地震事件所形成的階崖。受到南段區域間震快速抬升的情況下，其原始同震抬升

量應小於 1.4 公尺。比較兩階崖高度，形成北段海階的同震抬升量明顯大於南段海

階，北段海階的同震抬升量可達 3-5 公尺、南段海階則小於 1.5 公尺。 



doi:10.6342/NTU201802816

 

 138

 

圖 5-9、海階崖與地形崖生成示意圖。A：海浪於底岩侵蝕出海蝕平台，並在底岩

上堆積海灘沉積物。B：區域抬升，產生 Ta 低位海階，河流在低位海階上

侵蝕海灘沉積物、並堆積河流沉積物。C：新的海蝕平台生成時，將侵蝕

出新的海蝕崖，同時地形崖也應之產生。D：第二次的區域抬升事件生成

新一期的 Tb 低位海階，並隨著河川下蝕，Ta 海階被棄置，轉而堆積於 Tb

海階之上。 

 

 

 

圖 5-10、間震變形改變海階高度示意圖。圖中的灰線皆為變化前的原始地形面。

A：同震變形造成抬升。原始的海蝕平台被抬起形成海階。B：間震時期穩

定的區域，地表並不會有垂直方向的抬升或沉降。古海岸線角高度不變，

但海階崖會受到原始海蝕平台為斜面的影響，隨著海岸線向陸測退後的過

程，高度會慢慢上升。C：間震時期沉降區，古海岸線角高度與海階崖高

度皆會下降。D：間震時期抬升區，古海岸線角高度會被抬升，而海階崖

的高度除了受到構造抬升外，階面向內侵蝕的現象同時也會使高度增高。 
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5.5  花東海階抬升構造與機制 

無論位於北段或南段花東海岸，其階梯狀的海階地形與一系列的海蝕凹壁、側

向延續性良好的底岩崖與地形崖、以及前人在花東海岸不同區域發現在相同年代

被抬升上陸的潮間帶生物殼體化石（Hsieh and Rau, 2009），這些現象皆顯示花東

海岸具有明確的同震抬升現象。然而南北的抬升機制又透過階面寬度與階崖高度

的差異展現出明顯的不同，北段海階具有高階崖、窄階面的現象指示出較長再現週

期、大能量的地震事件；南段海階矮階崖，寬闊的階面由多個小階地所組成則暗示

較短再現週期、小能量的同震抬升。 

前人在階地系統的定性討論上已多有建樹，如徐鐵良（1954）即指出花東海階

是由間歇性運動隆起所形成，且部分區域的海階面呈現緩斜面，乃是源自於連續而

緩慢的上升運動。在此處就已經說明海階是由地震抬升事件所產生，且斷層的活動

形態分為鎖定斷層與潛移斷層的概念。雖然抬升階地的機制差異獲得解釋，但影響

海階抬升的斷層系統則在過去的研究缺乏定論。研究區域中，除了位在花東縱谷

內，海岸地區全段皆位於其上的縱谷斷層以外，前人亦認為外海斷層具有抬升階地

的可能性。Yamaguchi and Ota（2004）認為縱谷斷層距離海岸太過遙遠，花東海階

的抬升應歸因於 Lallemand et al.（1999）透過震測資料所研判的一系列外海逆斷層

系統（圖 2-17）。Hsieh and Rau（2009）則認為相較於僅透過海底震測資料所研判

的外海斷層，距離較近、斷層活動錯移量與活動週期資料更為豐富的縱谷斷層更有

可能抬升花東海階。承襲著不同斷層抬升的論點，前人利用 GPS 所量測的地表同

震與間震變形速率來模擬縱谷斷層與外海斷層對花東海岸的垂直抬升量貢獻，並

各自對兩條斷層產生了不同的滑動模式，如 Johnson et al.（2005）利用二維模型進

行模擬。在其研究中雖然設定有外海斷層，但模擬結果呈現外海斷層的滑移量極

小，北段僅 0-2 mm/yr、南段則為 0 mm/yr，海岸的抬升主要歸因於縱谷斷層的滑
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動。Huang et al.（2010b）的三維模型中同樣存在外海斷層，但其模擬結果認為縱

谷斷層的滑動量極小，斷層面滑移量約 10-20 mm/yr，海岸抬升主要需要歸因於外

海斷層的滑動，滑移量北快南慢，北段達 50 mm/yr、向南漸漸下降至 10 mm/yr。

雖然數值模擬對於斷層滑移形式與滑移速率能夠提供許多模型，但在進行數值模

擬的討論前，本研究認為應該先行衡量外海斷層對海岸的影響程度，若影響甚小，

則不應該將該斷層放入海岸地區變形的模擬。因此，本研究參考 Malavieille et al.

（2002）與謝雨寰（2014）對於外海斷層的描述，認為花東海岸的抬升應受到縱谷

斷層鎖主導，而非外海斷層。其原因如下列三點： 

(1)  外海斷層與海岸線距離 

謝雨寰（2014）利用多反射震測資料解析花東外海奇美峽谷的海底地形與震測

剖面，並繪製出一島弧邊界斷層（ABT，圖 5-11A），其結果與 Malavieille et al.

（2002）繪製的斷層分布相似。此島弧邊界斷層為向西傾的逆斷層，原始沉積的地

層在震測剖面上有明顯的被截切的形貌，斷層以東的地層則為水平堆積，未被錯移

（圖 5-11B）。雖然有明顯的逆斷層活動特性，但此島弧邊界斷層的斷層尖端與花

東海岸的平均距離約為 25-30 公里，遠大於縱谷斷層與海岸的平均距離 10-15 公

里。斷層與海岸的距離越遠，則能夠影響的程度越小，故相較於外海的逆衝斷層，

縱谷斷層應對海岸地區抬升具有較大的貢獻。 

(2)  外海斷層幾何形態 

圖 5-11A 的沉積物等厚度圖與圖 5-11B 的震測剖面顯示花東海盆在厚約 2 公

里的沉積層之下即進入海洋地殼的基盤，ABT 即是發育在沉積層之中的逆斷層。

本研究認為海洋地殼的基盤極硬，斷層在切穿鬆散的沉積層後將難以再繼續切入

海洋地殼基盤內，而會沿著基盤與上覆沉積物的交界面向陸側延伸，並使斷層傾角

轉為水平。Malavieille et al.（2002）所繪製的剖面中（圖 5-13），外海逆衝斷層的
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傾角在進入花東海岸前即變得非常平坦，與本研究的推測相似。就算此外海斷層擁

有巨大的錯動量，但在斷層傾角近乎水平的狀況下難以對垂直抬升產生貢獻，故本

研究認為外海斷層較不可能抬升花東海階。 

 

圖 5-11、花東外海海底斷層分布、沉積物等厚度圖與震測剖面。A：島弧邊界斷層

（ABT）與花東海岸距離約為 25-30 公里。基盤上覆沉積物甚薄，在 ABT

以西約為 0-1.4 公里，以東則為 1.0-2.6 公里，海洋地殼基盤上覆沉積物

甚薄。B：斷層以東沉積物成水平堆疊，以西則被斷層截切。逆斷層活動

特性明顯。圖片引用自謝雨寰（2014）。 

 

 

圖 5-12、Malavielle et al.（2002）外海斷層剖面。剖面四為切穿外海斷層的地直剖

面，雖然該文章認為外海斷層有切穿至島弧基盤，但斷層同樣在靠近向

西延伸後傾角迅速下降至近乎水平的狀態。 
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(3)  地球物理資料顯示的花東海岸地下構造幾何形態 

圖 5-14 為透過地震重定位與 Vs perturbation 震波層析成像構造所繪製的花東

海岸地下構造幾何形態（陳文山，未發表資料）。無論透過地震分佈與各種震波層

析成像構造（tomography），僅有一向東傾的高角度逆斷層、即縱谷斷層截切穿越

花東海岸，在圖中並無西傾的逆斷層穿越此區域，其結果亦顯示東側海域中沒有顯

見的地震帶結構。考慮到臺灣位在板塊交界，受到兩板塊高聚合速率的影響下，一

完全鎖定的斷層存在機率應當很小。因此，本研究推論影響花東海岸地殼變形的斷

層系統主要為縱谷斷層，外海斷層對花東海階的抬升貢獻極低。 

 

 

圖 5-13、地震重定位與 Vs perturbation 震波層析成像呈現之地下構造。兩種地球

物理方法皆明確顯示在花東海岸之下存在縱谷斷層訊號，而缺乏西傾的

外海斷層訊號（陳文山，未發表資料）。 

 

透過以上三項因素，本研究認為縱谷斷層為抬升花東海岸的主要構造系統。若

將海階分區對比至縱谷斷層，嶺頂區位於嶺頂斷層上盤、新社區位於瑞穗斷層上
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盤，長濱區與石雨傘區位在池上斷層上盤，海階分區位置與斷層在縱谷內的斷層分

界位置約略相符。前人利用 GPS 位移場的變化分類斷層活動型態，嶺頂斷層為左

移分量明顯的鎖定逆斷層，瑞穗段層為以逆衝分量為主的鎖定逆斷層，池上斷層則

是具有強烈潛移特性的逆斷層（陳文山等人，2008；Chen et al., 2007）。三條斷層

的活動特性─鎖定斷層能量累積較多，較易產生大地震，形成較大的垂直位移；潛

移斷層能量多透過潛移滑動釋放，累積能量較小，地震事件時產生較小的垂直位

移，此特性與海階觀察到的階崖高度，北段大階崖、南段小階崖特性相符。在長期

抬升速率部分，嶺頂區升速率為 2.5 mm/yr，較新社區 4.5-4.8 mm/yr 低。嶺頂斷層

雖然缺乏槽溝的古地震資料與歷史地震紀錄，但透過缺乏地表河階、地表沖積扇未

被截切的特性（徐鐵良，1955；梁克帆，2012）顯示相較於瑞穗斷層，嶺頂斷層的

活動性較低。池上斷層活躍的潛移特性同樣展現於長濱區的長期抬升速率，由新社

區的 4.5 mm/yr 轉變為 6.3 mm/yr。 

雖然就階地形態、階地分區與長期抬升速率的觀點，縱谷斷層的分段與活動特

性跟花東海階地形具有良好的對應性，但地震活動週期與地震事件在海岸地區造

成的錯動量才是決定花東海階成因的關鍵。嶺頂斷層因缺乏古地震資料，難以衡量

其單次地震事件的構造抬升量，但其斷層長度與斷層面幾何形態皆與瑞穗斷層相

似，又具有較明顯的左移分量，故嶺頂斷層單一地震事件所生成的同震垂直位移應

小於瑞穗斷層的垂直位移。瑞穗斷層除了擁有 1951 年的歷史地震紀錄以外，透過

安定橋槽溝、大富一號、二號、三號槽溝與富興槽溝的古地震資料，可在過去 600

年內形成 4 次較具規模的古地震事件，在斷層尖端的垂直錯移量約為 1.98-3.4 公

尺，地震再現週期為 170-210 年（陳文山等人，2004；顏一勤等人，2005；Chen et 

al., 2007）。池上斷層同樣在 1951 與 2003 年發生過地震事件，2003 年的成功地震

造成海岸地區同震垂直變形量為 26.3 公分，震後海岸地區變形不明顯（Hu et al., 
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2007；Hsu et al., 2009）。位於縱谷內的槽溝資料顯示池上斷層在過去 800 年至少

發生過 5-10 次的古地震事件，斷層尖端的垂直抬升量僅數十公分，最大者為 60 公

分，地震再現週期為 50-160 年（朱曜國，2007）。 

首先討論瑞穗斷層的活動週期，新社區兩期海階的年代差 700-1100 年（表 4-

3），此時間長於瑞穗斷層在槽溝古地震所估算的地震再現週期 170-210 年。槽溝

內觀察到的單次地震垂直變形量雖然為 1.98-3.4 公尺，與海階的階崖高度相符，但

考慮到斷層尖端的同震變形量較大，並隨著遠離斷層漸漸減小，海階呈現 2.7-5.6

公尺的階崖與 3.1-3.6 公尺海蝕凹壁高度差是無法對比至槽溝中所見到的同震抬升

量。為了解其之間的關係，本研究利用 Okada（1985）的彈性半空間模型（halfspace 

model）模擬縱谷斷層同震變形時在斷層尖端與海岸地區的垂直變形量。模擬結果

如圖 5-14 所示。透過設定地震規模 Mw=7.1 時，縱谷內確實可以看到斷層尖端具

有 2 公尺的垂直位移，但在距斷層 7-11 公里遠的海岸地區垂直變形量僅有 0.7-0.8

公尺（圖 5-14A）。若須要在海岸地區產生所觀察到的 3 公尺高的階崖，則須發生

規模 Mw=7.4 地震，才能達到海岸地區的同震垂直抬升 3 公尺的狀態，而斷層尖

端同震垂直位移量就會達到 6 公尺（圖 5-14B）。雖然在古地震的槽溝紀錄中缺乏

如此大規模的地震紀錄，但須考慮到生成花東海階的地震週期若屬於千年尺度，長

週期的大規模地震的存在可能性。另外，本研究將嶺頂區與新社區的海階共同分類

於 T1 至 T6 的海階中，考慮到嶺頂區與新社區總長約為 60 公里，如此長度的海岸

線要同時產生 2-3 公尺的同震垂直抬升存在不確定性。在嶺頂區與瑞穗區中對比於

相同一階的海階可能並非由同一次地震事件抬升，而是於相同時期、不同地震事件

所生成的階地。 

第二部分探討池上斷層，2003 年成功地震在海岸地區產生 26.8 公分的垂直抬

升，但此抬升量甚小，除了與石門溪海階露頭量測到 1.4 公尺小階崖存在的高差之
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外，在現今高侵蝕速率的花東海岸難以保存。池上斷層的槽溝古地震紀錄顯示過去

800 年發生過 5-10 次的小地震事件，假定每次地震的規模都與成功地震相似，則

800 年間海岸地區僅透過同震抬升的總體抬升量為 1.3-2.7 公尺。池上斷層除了小

規模的同震事件外，其快速的潛移變形同樣會造成海岸地區的震間抬升，如同 GPS

觀察的間震抬升現象。海岸地區的間震抬升速率在長濱至三仙台地區的量測結果

約 6.2-7.0 mm/yr（胡植慶等人，2016），此速率近乎相等於八仙洞至膽曼的 6.2-6.4 

mm/yr 長期抬升速率，即便此區域不存在地震事件，透過快速的間震潛移變形依然

可以到達現今的階地高度。謝孟龍與劉平妹（2010）認為在具有潛移現象的區域，

隨著海岸侵蝕速率週期性的變化過程即可產生階地，海岸侵蝕速率高時海蝕平台

向陸地擴張並生成海階崖，侵蝕速率低時被抬起的緩斜面成為階面。本研究確實在

野外觀察到底岩面呈現向東緩緩傾斜現象，但海岸在各地侵蝕速率不同，若單純透

過海岸侵蝕速率的週期性變化將難以生成連續性佳的海蝕崖地形，以及沿海岸綿

延數公里長的海階，如本研究在長濱溪、石門溪與寧埔溪等橫跨 9 公里長的區域，

皆可以量測到 5.0-5.2 公尺的 TI 小海階。若要生成如此大規模連續性良好的海階，

勢必需要發生規模稍大的地震，讓生成的階崖得以保存。利用 Okada（1985）的彈

性半空間模型模擬結果，表示若要在海岸地區生成如露頭觀察的 1.4 公尺高的小階

崖，則地震規模需達到 Mw=7.2。池上斷層為潛移斷層，若要發生規模 Mw7.2 的

地震機率可能較低。因此，1.4 公尺的階崖勢必是由小規模的同震抬升，以及間震

的潛移抬升與階崖侵蝕所形成（圖 5-10D）。 

總結上述論點，本研究認為相較於外海斷層，縱谷斷層對於花東海階的生成具

有較直接的關聯性。嶺頂區因為缺乏嶺頂斷層的古地震資料難以衡量，但新社區的

海階經由瑞穗斷層長週期的大地震確實有可能形成高差較大的階崖。長濱區與石
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雨傘區除了池上斷層的間震潛移抬升外，小規模同震抬升即可以形成連續的小階

崖地形。 

 

圖 5-14、本研究模擬之瑞穗斷層同震垂直變形。垂直變形量是利用 Okada（1985）

彈性半空間模型模擬而成，斷層傾角參考圖 5-13 瑞穗斷層的真實傾角，

0-15 公里 70°、15-30 公里 60°、30-40 公里 50°。A：模擬斷層在槽溝紀

錄中觀察到的斷層尖端垂直位移，在斷層面滑移量 3.5 公尺、地震規模

7.1 的情況下，斷層尖端可見到約為 2.0 公尺的垂直變形，距離斷層尖端

7-11 公里的海岸線垂直抬升量為 0.7-0.8 公尺。B：當斷層面滑移量 10.0

公尺，地震規模 7.4 的情況下，斷層尖端垂直變形量為 5.0 公尺，海岸線

一帶垂直變形量為 2.5-3.0 公尺。 
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第六章 結論 

1. 透過階面寬度、階崖高度與階地沉積物形態的差異，本研究將花東海階分為南

北兩組階地，北段共六期階地（T1-T6），南段共五期階地（TI-TV）。研究區

域又透過長期抬升速率不同，可分為嶺頂區（2.5 mm/yr）、新社區（4.5-4.8 

mm/yr）、長濱區（6.3-6.4 mm/yr）與石雨傘區（4.5-5.0 mm/yr）。 

2. 透過海階底岩面上覆沉積物的形態，搭配各區域的相對海水面變化曲線，花東

海岸全段經歷過一次的相對海進至相對海退的變化序列。在 16-8 ka 生成的海

階為堆積型階地，8 ka 後生成的海階為侵蝕型階地。目前花東海岸所觀察到的

海階皆為侵蝕型階地，堆積型階地的沉積物僅於綠野、大俱來地區與長濱沖積

扇之下有被保存。 

3. 南北兩區域海階形態差異明顯，北段海階階面窄、階崖高，南段海階階面寬、

階崖小，在海水面變動趨勢南北一致的形況下，底岩岩性軟硬差異、階面生成

時間長短與構造抬升機制不同皆是影響海階形態的重要因素。 

4. 嶺頂區、新社區、長濱區與石雨傘區在空間分布跟形態上與縱谷斷層的各個分

段─嶺頂斷層、瑞穗斷層及池上斷層對應良好。嶺頂區與新社區的海階透過其

海階形態顯示需要長週期、大規模的地震抬升，彈性半空間進行模擬結果顯示

當瑞穗斷層的地震規模達到 Mw=7.4，方能提供足夠海階生成的海岸線垂直抬

升。長濱區與石雨傘區的小階崖則可透過池上斷層的小地震同震變形與快速

的間震變形生成。花東海岸的海階抬升應與縱谷斷層活動具有明顯的關聯。 
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附錄 

附錄一、斷層垂直滑移量模擬程式碼。 

%Fault_Modeling 

clear all; 

close all; 

clc; 

  

dip=70;        %dip of fault plane 

xmax=100;      %range of frame, km 

xmin=-xmax;    %range of frame, km 

dp=0.01;       %spacing of points, km 

fault_type=2;  %1=strike,2=dip,3=tensile,4=mogi 

len=30*1000;   %fault length, meters 

nu=0.25;       %Poisson's ratio 

strike=0; 

 

Xp=[-100000,-50000,-40000,-30000,-20000,-18000,-16000,-14000,-12000,-

10000,-8000,-6000,-4000,-

2000,0,2000,4000,6000,8000,10000,12000,14000,16000,18000,20000,30000,4

0000,50000,100000]; 

  

q=size(Xp); 

ux_sum(q,1)=0; 

uy_sum(q,1)=0; 

uz_sum(q,1)=0; 

  

delta(1)=70; 

delta(2)=60; 

delta(3)=50; 

  

number=3;              %two faults 

dtop(1)=0*1e3;         %fault 1 = 0-15 km 

dbot(1)=15*1e3; 
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dtop(2)=15*1e3;        %fault 2 = 15-30 km 

dbot(2)=30*1e3;         

dtop(3)=30*1e3;        %fault 3 = 30-40 km 

dbot(3)=40*1e3; 

  

for i=1:1:number 

deltar(i)=delta(i)*pi/180;   %將角度轉為徑度 

W(i)=(dbot(i)-dtop(i))/sin(deltar(i));   %第i條斷層寬度 

if(i>1) 

xshift(i)=(dbot(i)-dtop(i))/tan(deltar(i))+xshift(i-1);   %平移斷層i 

else 

xshift(i)=(dbot(i)-dtop(i))/tan(deltar(i));   %將斷層i在地面的點移回原點 

end 

X(:,i)=Xp-xshift(i);   %觀測點根斷層起始點在2為空間上的相對距離 

end 

  

U(1)=10;                    %slip of fault 1 in meters 

U(2)=0.0001;               %slip of fault 2 in meters 

U(3)=0.0001;               %slip of fault 3 in meters 

  

q=length(Xp); 

ux_sum=zeros(q,1); 

uy_sum=zeros(q,1); 

uz_sum=zeros(q,1); 

  

for i=1:1:number 

[ux(:,i),uy(:,i),uz(:,i)]=calc_okada(U(i),X(:,i),0,nu,delta(i),dbot(i)

,len,W(i),fault_type,strike); 

ux_sum(:,1)=ux(:,i)+ux_sum(:,1); 

uy_sum(:,1)=uy(:,i)+uy_sum(:,1); 

uz_sum(:,1)=uz(:,i)+uz_sum(:,1); 

end 

 

plot(Xp/1000,uz_sum) %plot Xp(in km) vs. uz   
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%calc_Okada 

function 

[ux,uy,uz]=calc_okada(U,x,y,nu,delta,d,len,W,fault_type,strike); 

  

%if (strike==90) 

%  strike=89.9; 

%elseif (strike==45) 

  %strike=44.9; 

%elseif (strike==0) 

  %strike=0.1; 

%end 

  

%if (delta==0) 

  %delta=0.1; 

%elseif (delta==90) 

  %delta=89.9; 

%end 

  

%initialize arrays 

ux=zeros(size(x)); 

uy=zeros(size(x)); 

uz=zeros(size(x)); 

  

strike = -strike * pi/180 + pi/2; 

coss   = cos(strike); 

sins   = sin(strike); 

rot    = [coss -sins ; sins coss]; 

rotx   =  x*coss+y*sins; 

roty   = -x*sins+y*coss; 

  

%%%%% Okada fault model for dislocation in an elastic half-space. 

%%%%% based on BSSA Vol. 95 p.1135-45, 1985 

  

L     = len/2; 
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delta = delta * pi/180; %fault dip, radians  

  

for i=1:length(U) 

  Const = -U(i)/(2*pi); 

   

  cosd  = cos(delta); 

  sind  = sin(delta); 

   

  p = roty*cosd + d*sind;   %a matrix eqn. (30) 

  q = roty*sind - d*cosd;   %a matrix eqn. (30) 

  a = 1-2*nu;       % mu/(lambda+mu) = 1-2*poisson's ratio 

   

  parvec = [d, a, delta, fault_type(i)]; 

  

  [f1a,f2a,f3a] = fBi(rotx+L, p  , parvec, p, q); 

  [f1b,f2b,f3b] = fBi(rotx+L, p-W, parvec, p, q); 

  [f1c,f2c,f3c] = fBi(rotx-L, p  , parvec, p, q); 

  [f1d,f2d,f3d] = fBi(rotx-L, p-W, parvec, p, q); 

   

  %%%%% Displacement eqns. (25-27) 

   

  uxj =      Const * (f1a - f1b - f1c + f1d); 

  uyj =      Const * (f2a - f2b - f2c + f2d); 

  uz  = uz + Const * (f3a - f3b - f3c + f3d); 

   

  % rotate horizontals back to the orig. coordinate system 

  ux= ux-uyj*sins+uxj*coss;   

  uy= uy+uxj*sins+uyj*coss; 

end 
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%fBi 

function [f1,f2,f3] = fBi(sig, eta, parvec, p, q); 

  

%%%%% Pull out parameters form parvec    %%%%% 

%%%%% parvec = [d, a, delta, fault_type] %%%%% 

  

d          = parvec(1); 

a          = parvec(2); 

delta      = parvec(3); 

fault_type = parvec(4); 

  

%%%%% Some simplifications %%%%% 

  

epsn  = 1.0e-10; 

cosd  = cos(delta); 

sind  = sin(delta); 

tand  = tan(delta); 

cosd2 = cos(delta)^2; 

sind2 = sin(delta)^2; 

cssnd = cos(delta)*sin(delta); 

  

R     = sqrt(sig.^2 + eta.^2 + q.^2);    

X     = sqrt(sig.^2 + q.^2);         

ytil  = eta*cosd + q*sind;       

dtil  = eta*sind - q*cosd;       

  

Rdtil = R + dtil;            

Rsig  = R + sig;             

Reta  = R + eta;             

RX    = R + X; 

             

lnRdtil = log(Rdtil);        

lnReta  = log(Reta);     

lnReta0 = -log(R-eta);   
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ORRsig  = 1 ./ (R .* Rsig);          

OReta   = 1 ./ Reta;             

ORReta  = 1 ./ (R .* Reta); 

  

indfix  = find(abs(Reta) < epsn);       %check for bad values 

if (~isempty(indfix)) 

  lnReta(indfix) = lnReta0(indfix);      

  OReta(indfix)  = 0 * indfix; 

  ORReta(indfix) = 0 * indfix; 

end 

  

indfix  = find(abs(Rsig) < epsn);        

if (~isempty(indfix)) 

  ORsig(indfix)  = 0 * indfix; 

  ORRsig(indfix) = 0 * indfix; 

end 

  

%%%%% theta term with q = 0 fix 

  

theta  = atan((sig.*eta)./(q.*R));       

indfix = find(abs(q) < epsn); 

if (~isempty(indfix)) 

  theta(indfix) = 0 * indfix; 

end 

  

%%%%% The I_12345 factors %%%%%  

if abs(cosd) < epsn 

%%%%% cosd = 0 fix [eqn. (29)] 

  I5 = -a   .* sig .* sind ./ Rdtil; 

  I4 = -a   .* q ./ Rdtil; 

  I3 =  a/2 .* (eta ./ Rdtil + (ytil .* q) ./ (Rdtil.^2) - lnReta ); 

  I2 = -a   .* lnReta - I3; 

  I1 = -a/2 .* (sig .* q) ./ (Rdtil.^2); 

else 
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%%%%% default [eqn. (28)] 

%  I5 = a * 2 ./ cosd .* atan2( (eta.*(X+q.*cosd) + X.*RX.*sind),... 

%                             (sig.*RX.*cosd) ); 

  sigtemp = sig; 

  indfix = find(abs(sig)<epsn); 

  sigtemp(indfix) = epsn; 

  I5 = a * 2 ./ cosd .* ... 

       atan( (eta.*(X+q.*cosd) + X.*RX.*sind)./(sigtemp.*RX.*cosd) );  

  if (~isempty(indfix)) 

   I5(indfix) = 0 * indfix; 

  end 

  I4 = a ./ cosd .* (lnRdtil - sind .* lnReta); 

  I3 = a * (1 ./ cosd .* ytil ./ Rdtil - lnReta) + tand .* I4; 

  I2 = -a .* lnReta - I3; 

  I1 = -a ./ cosd .* sig ./ Rdtil - tand .* I5; 

end 

%%%%% The fault specific parameters %%%%% 

  

if fault_type == 1;         %%%%% Strike Slip [eqn. (25)] 

  f1 = (sig .* q)  .* ORReta + theta + I1 .* sind; 

  f2 = (ytil .* q) .* ORReta + (q .* cosd) .* OReta + I2 .* sind; 

  f3 = (dtil .* q) .* ORReta + (q .* sind) .* OReta + I4 .* sind; 

elseif fault_type == 2;     %%%%% Dip Slip  [eqn. (26)] 

  f1 = q./R - I3 .* cssnd; 

  f2 = (ytil .* q) .* ORRsig + cosd .* theta - I1 .* cssnd; 

  f3 = (dtil .* q) .* ORRsig + sind .* theta - I5 .* cssnd; 

else fault_type == 3;       %%%%% Tensile [eqn. (27)] 

  

  f1 = q.^2 .* ORReta - I3 .* sind2; 

  f2 = (-dtil .* q) .* ORRsig ... 

     - sind .* ((sig .* q) .* ORReta - theta) - I1 .* sind2; 

  f3 = (ytil .* q) .* ORRsig ... 

     + cosd .* ((sig .* q) .* ORReta - theta) - I5 .* sind2; 

end 




