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要旨

は　じ　め　に
　西南日本弧の伸張方向におよそ 600 km 連続する中
新世瀬戸内火山帯（Fig. 1）は，高 Mg 安山岩の産出で
特徴づけられる．高 Mg 安山岩の成因には，ホットな
フィリピン海プレートの沈み込みと日本海の拡大の関与
が指摘されている（例えば，Tatsumi and Maruyama, 
1989; Shimoda et al., 1998; Kimura et al., 2005）．高
Mg 安山岩の地球化学的特徴が堆積物メルトの関与を示
唆していることから，ホットなフィリピン海スラブとと
もに沈み込んだ堆積物の溶融が推定されている（例えば，

Shimoda et al., 1998）．Tatsumi and Maruyama (1989)
や Kimura et al. (2005)，川本（2015）は，活動場が前
弧域のマントル・ウエッジ浅部であったことを指摘して
いる．巽（2003）は，通常よりも H2O に富む条件下で
上部マントルの部分溶融が起こったとしている．また，
川本（2015）は，通常マグマができない低圧力・低温
度の前弧域で急激な温度上昇と加水があり，高 Mg 安山
岩が形成されたとしている．
　以上の諸見解を整理すると，高 Mg 安山岩形成の制約
条件として以下が要求される：1) 前弧域での火成活動，
2）急激な温度上昇，3）通常よりも多くの H2O．
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＜アイディア＞

中新世の瀬戸内火山帯は，高 Mg 安山岩（HMA）で特
徴づけられる．従来の研究結果は，HMA の形成環境
として，次の束縛条件を要求している：1) 前弧域での
火成活動，2）急激な温度上昇，3）通常よりも多くの
H2O．HMA は，現在のマントル・ウエッジ（以下，ウエッ
ジ）の海溝側末端の上に位置する．日本海の拡大終了後
2−3 my 経過して HMA が噴出した．日本海下で上昇し
たアセノスフェアは，コーナー流に乗って海溝側に移動
し，ウエッジを高温化した．ウエッジの海溝側末端には，
一般に加水したマントルが存在する．ウエッジの末端も
加熱され，蛇紋岩中の緑泥石やアンチゴライトが分解し
て多くの H2O が放出されたことにより，カンラン岩の
含水融解開始温度が低下して部分溶融した．沈み込んだ
堆積物も溶融し，溶融したマントルと混合して，HMA
マグマが形成された．紀伊半島西部で HMA が中央構造
線の南側まで分布しているは，フィリピン海スラブのシ
ンフォームが関係していると推定される．
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　本論では従来の研究成果を参考にしながら，これらを
満足する造構環境・テクトニクスを考察し，高 Mg 安山
岩形成の新たなシナリオを提案する．

フィリピン海スラブの変形と瀬戸内火山岩
　現在の西南日本内帯の地殻の厚さは，およそ 35−30 
km（Shiomi et al., 2006; Katsumata, 2010）である．
この事実は，フィリピン海スラブが深さ 35−30 km 沈
み込んだ付近でマントル・ウェッジと接することを示唆
する．フィリピン海スラブ上面の等深度線（Fig. 2）は，
沈み込むスラブの傾斜角が九州下をのぞいて概して低角

で，四国北部から紀伊半島北部の下でスラブがマントル・
ウェッジと接触し始めることを示す．しかし，四国から
東海地方にかけて沈み込むフィリピン海スラブは，変形
しており，海溝にほぼ直交する方向の軸をもったシン
フォームとアンチフォームの繰り返しからなる（Hirose 
et al., 2008; Shiomi et al., 2008）．顕著なシンフォー
ムは紀伊半島西部−大阪府の下，および愛知県から長野
県西部，富山県へと続く地域の下，顕著なアンチフォー
ムは伊勢湾−若狭湾東部の下に認められる（Fig. 2）．
　高 Mg 安山岩は，その多くが中央構造線の北側に分布
するが，紀伊半島の西部では例外的に四万十帯南帯まで

Fig. 1. Map showing the occurrences of Middle Miocene igneous rocks in the Outer Zone and Setouchi area (compiled 
from Tanaka, 1977; Momoi et al., 1991; Geological Survey of Japan, 1992; Uto et al. , 1997 and Kimura et al., 
2005), as well as the geotectonic divisions of the Outer Zone. Ages of Shimanto accretionary complex intruded 
by the Miocene mafic igneous rocks are also shown. MTL = Median Tectonic Line. T1 and T2=Tear faults in the 
Philippine Sea Slab beneath Kyushu (Nagamune and Tashiro, 1989; Kakuta et al., 1991).
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分布する（Fig. 1）．多くの高 Mg 安山岩の下のフィリピ
ン海スラブ上面の深さは，30−40 km である．現世の火
山フロントの下にあるスラブまでの深さは，平均で 108 
km (Tatsumi, 1986) もしくは 105 km (Syracuse and 
Abers, 2006) であり，火山フロント−スラブ上面の中
位 50 % の深さは 85−119 km である（Syracuse and 
Abers, 2006）．高 Mg 安山岩−スラブ上面の深さは，現
世の火山弧に比較して異常に小さい．これは，多くの研
究者が指摘するように，その火成活動が前弧域で行われ
たためと考えられる．
　高 Mg 安山岩は，現在のマントル・ウェッジの海溝側
末端部の上におもに分布している．中央構造線を超え
てずっと南側まで高 Mg 安山岩が分布する紀伊半島西部
は，ほかの地域の高 Mg 安山岩とは異なった造構環境に
あったと推定され，高 Mg 安山岩の成因を考える上で重
要な鍵になるだろう．紀伊半島西部は，フィリピン海ス
ラブがシンフォームを示すところであり，その軸に沿っ
てマントル・ウェッジが南側に舌状に張り出していると

推定される．一方，フィリピン海スラブのアンチフォー
ムは，伊勢湾−若狭湾東部の下で最も顕著であり，この
上には高 Mg 安山岩の分布が認められない．また，愛知
県の設楽付近に分布する高 Mg 安山岩は，富山県下から
続くシンフォームの上に位置する．
　フィリピン海スラブが変形して，マントル・ウエッ
ジが南側に張り出した部分に高 Mg 安山岩が分布すると
いった事実は，高 Mg 安山岩の貫入時期にはフィリピン
海スラブがすでに変形しており，その位置が現在に至る
まであまり大きく移動していない可能性を示唆する．

日本海の拡大とマントル・ウエッジの高温化
　背弧海盆の拡大に起因して，マントル・ウエッジが高
温化すると予想される．Kimura et al. (2005) は，諸岩
石の年代を整理して，日本海の主要な拡大期を 17−12 
Ma と推定した．Hoshi et al. (2015) は，古地磁気のデー
タから，西南日本の時計回りの回転が 17.5−15.8 Ma と
推定した．この結論は，Sawada et al. (2013) による出

Fig. 2. Map showing iso-depth contours of tops of the Pacific plate and the Philippine Sea 
plate (Hirose et al., 2008; Huang et al., 2013; Hasegawa et al., 2010), and contact zone 
between the Pacific and Philippine Sea plates (Hasegawa et al. , 2010). Red lines and blue 
lines denote iso-depth contours of tops of the Pacific plate and of the Philippine Sea plate, 
respectively. Green line A–B indicates the location of vertical cross-section (Figure 4).
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るとともに，弧から前弧の下のマントルが不適合元素に
枯渇したマントルに置き換えられることを指摘している

（Fig. 3A, B）．Conder et a. (2002) は，そのために弧
の火成活動が停止，もしくは不活発化するとしている．
Kincaid et al. (2013) によるアナログ実験や Cooper et 
al. (2010) によるトンガ弧の高 Ca ボニナイトの地球化
学的研究もこれを支持している．Tatsumi (2008) は，
日本海の拡大によって西南日本下のマントル・ウエッジ
が高温化した可能性を指摘している． Hall et al. (2012)
は，背弧海盆の拡大後 2−4 my に弧（nominal arc）の
下の深さ 50−60 km およびスラブの直上のマントルが
最も顕著に枯渇することを示した．白木（1991）や
Shimoda et al. (1998) は，瀬戸内火山帯の火成岩類の
給源となったオリジナルなマントルが不適合元素に枯渇
していた可能性を指摘している．

前弧マントルの蛇紋岩化とその分解
　マントル・ウエッジの海溝側端部には，コーナーフロー
から切り離された cold nose ( もしくは forearc nose, 

雲地域の中新世の年代学および古地磁気データと調和的
である．Shinjoe et al. (2018) は，西南日本外帯の中新
世火成岩類のジルコン U−Pb 年代に基づき，日本海の
拡大が 16 Ma には終了するとともに，中新世の諸火成
活動が拡大終了後すぐに起こったと結論した．中嶋ほか

（2021）は，日本海周辺の地質構造と堆積盆の解析から，
日本海の主要な拡大期を 18−15 Ma とした．本論では，
日本海の主要な拡大時期と西南日本の回転を Hoshi et 
al. (2015) に従い 17.5−15.8 Ma とする．Tatsumi et 
al. (2001) は，新たな K−Ar 年代と既存の K−Ar 年代に
基づき，高 Mg 安山岩が ca. 13.2 Ma の短期間に形成
されたとした．Tatsumi (2006) ではこの値を ca. 13.7 
Ma としている．この事実は，高 Mg 安山岩が日本海拡
大終了後 2−3 my 程度で活動したことを示唆する．
　Conder et al . (2002) や Kincaid and Hall (2003)，
Hall et al. (2012)，Magni (2019) は，計算モデルに基
づき，背弧海盆の拡大によって上昇したアセノスフェア
がマントル・ウェッジ中のコーナー流に乗って前弧方向
に移動し，マントル・ウエッジのとくに浅部が高温化す

Fig. 3. Schematic cross-sections along a SE–NW trend from the Miocene trench of SW Japan to the 
Sea of Japan at the pre-opening stage (A) and syn-opening stage (B). Red dashed arrows are 
streamlines in the mantle wedge. Purple lines denote expected isothermal lines. Not to scale.
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cold wedge) と呼ばれる加水マントルが存在する（Fig. 
3A）．Cold nose は，沈み込むスラブとマントル・ウエッ
ジとの結合−非結合の境界（深さおよそ 80 km: Wada 
and Wang, 2009; Cooper et al., 1012）よりも浅い領
域のウエッジ端部である．沈み込むスラブ上の堆積物
やスラブから放出された H2O が上にあるマントル・ウ
エッジのかんらん岩を加水することによって蛇紋岩を形
成する（Hyndman and Peacock, 2003; DeShon and 
Schwartz, 2004; Rüpke et al., 2004; Reynard, 2013; 
Guillot, et al., 2015）．van Keken et al. (2011) に従え
ば，スラブとともに沈み込む堆積物は，マントル・ウエッ
ジが出現する深さ 30 km 程度の温度（ca. 250℃）か
らアンチゴライトの分解温度 ca. 650–700℃（Wunder 
and Schreyer, 1997; Harvey et al., 2014）までの間
におよそ 4 重量 % の H2O を放出できる．沈み込むス
ラブのエクロジャイト化も前弧マントルの蛇紋岩化に
寄与するだろう（例えば，Bostock, 2013; Reynard, 
2013）．地震波の解析から，コスタリカの前弧マントル
では 15−25 %（DeShin and Schwartz, 2004），北部カ
スケードの前弧では 30 % 程度（Ramachandran and 
Hyndman, 2012）， 九 州 で は 20−30 %（Xia et al., 
2008），マリアナでは 30−50 %（Tibi et al., 2008）が
蛇紋岩化していると推定されている．また，Nagaya et 
al. (2016) は，琉球弧の前弧マントルの 54 % 以上がア
ンチゴライトからなるとしている．以上のとおり，前
弧マントルの蛇紋岩化は，沈み込み帯で一般的に認め
られる．ホットなスラブの沈み込み帯では蛇紋岩化し
た cold nose がよく発達するとされている（Hyndman 
and Peacock, 2003; Reynard, 2013）． ま た，Perrin 
et al. (2018) による 2D 計算モデルは，スラブの沈み込
み角度が低角になると cold nose の面積がより大きくな
り，マントル・ウエッジの平均温度が高くなることを示
している．アンチゴライトとともに緑泥石も H2O を貯
留する重要な鉱物である．両鉱物は，約 13 重量 % の
H2O を貯留しうる（Bromiley and Pawley, 2003）．前
弧マントルのかんらん岩は，急立した等温度線に沿っ
て，海溝側にアンチゴライトを主体としたかんらん岩
が，島弧側に緑泥石を主体としたかんらん岩が配置す
ると推定されている（Grove et al., 2012; Mookherjee 
and Mainprice, 2014）．深さ数 10 km から 100 km に
おいて，アンチゴライトが分解する温度は 650−700℃

（Wnder and Schreyer, 1997; Bromiley and Pawley, 
2003），緑泥石が分解する温度は約 800℃（Grove et 
al., 2009）である．
　Hall et al. (2012) の 2D 計算モデル（海溝に直交する

方向の沈みこみ速度 10 cm/y）によれば，背弧海盆の拡
大開始後にマントル・ウエッジの温度は急上昇する．島
弧下の深さ 50 km では背弧海盆の拡大開始後 2 my に
温度が急上昇し，最高温度が 1250℃に達する．そして，
その後ゆっくりと温度が低下していく．また，前弧マン
トルの深さ 50 km では最高温度がおよそ 1300℃になる
と見積もられている．背弧海盆の拡大によって温度上昇
したコーナーフローがマントル・ウエッジ端部に到達す
ることにより，加水した cold nose も加熱され，緑泥石
やアンチゴライトが分解して多くの H2O が放出された
と予想される．それにともなって，cold nose は縮小す
る．Hall et al. (2012) は，これによって前弧域で火成
活動（例えば，マリアナ弧のボニナイト）が起こる可能
性を指摘している．四国西部の中央構造線に近接した三
波川帯には，中期中新世（ca. 15 Ma）の高温流体に起
因する変質岩・変成岩の産出が多く報告されている（榊
原ほか，1993；磯部ほか，1997；榊原ほか，2005；千
葉ほか，2006）．この高温流体は，cold nose をつくる
蛇紋岩の分解に由来する可能性がある．
　一方，Hirose (1997) は，含水カンラン岩の溶融実験

（1GPa）から，1000℃と 1050℃では安山岩組成のメル
トをつくるが，1100℃では玄武岩組成になることを明
らかにし，加水上部マントルの比較的低温状態におけ
る部分溶融で高 Mg 安山岩ができうることを指摘した．
西南日本の中新世における海溝−背弧海盆距離は，400 
km 以上あったと推定されるが，Hall et al. (2012) の計
算モデルにおける海溝 – 背弧海盆距離は，それよりかな
り小さい．そのため，瀬戸内地域下のマントルウエッジ
は，Hall et al. (2012) の見積もりよりも低温であった
可能性が高い．それでも 700℃以上に加熱されれば蛇紋
岩中のアンチゴライトが，800℃以上になれば緑泥石が
分解し，H2O を放出する．また，深さ数 10 km のウエッ
トな環境では堆積物も 600−700℃で溶融を開始する

（Nichols et al., 1994; Schmidt et al., 2004; Spandler 
et al., 2007; Herman and Spandler, 2008）． 高 Mg
安山岩が形成された当時のフィリピン海プレートの海
溝に直交する方向の沈みこみ速度は，10 cm/y 以下で
あったと推定されるので（Maruyama and Seno, 1986; 
Mahony et al., 2011; Zahirovic et al., 2014），背弧海
盆のアセノスフェアが cold nose に達し，cold nose が
高温化するのには 2 my 以上を要しただろ．
　通常よりも H2O に富む環境で上部マントルが部分
溶融し，堆積物メルトと混合して高 Mg 安山岩が形成
されたと推定されている（Shimoda et al., 1998; 巽，
2013；川本，2015）．カンラン岩の含水融解開始温度は，
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深さ数 10 km でおよそ 1000℃とされている（Green et 
al., 2010）．Hall et al. (2012) の計算モデルは，背弧海
盆の拡大によって前弧マントルが 1000℃を充分に超え
ることを示しており，前弧マントルの部分溶融が起こっ
たと予想される（Fig. 3B）．白木ほか（1991）は，高
Mg 安山岩の生成に関与した流体相に含まれる微量元素
の濃度が，蛇紋石の脱水過程における微量元素の移動の
し易さの順序（Tatsumi et al., 1986）とほぼ一致する
ことを指摘している．
　福島県北東部に分布する霊

りょうぜん

山層は，中期中新世（16−
14 Ma）の高 Mg 安山岩やアダカイト，玄武岩から構成
され，瀬戸内火山帯に対比されている（八島，1963；
Shuto et al., 2013）．Shuto et al. (2013) は，日本海の
拡大によって上昇したホットな枯渇アセノスフェアが前
弧域に到達し，マントルを部分溶融して霊前層を構成す
る火山岩類を形成したと推定した．このときに沈み込ん
でいたプレートは，古く冷たい太平洋プレートだったと
考えられる．これは瀬戸内火山帯の形成にとって若く
ホットなプレートの沈み込みが重要な役割を演じてはい
なかったことを示唆する．

フィリピン海スラブの変形
　前述したように，フィリピン海スラブは変形し，シン
フォームとアンチフォームを繰り返している．フィリピ
ン海スラブの上面の深さ 30−40 km 付近における九州
東端から太平洋スラブとの接触域までのフィリピン海ス
ラブの短縮率（de Sitter, 1956）はおよそ5 %である（Fig. 
4）．これらのシンフォームとアンチフォームが一部の高
Mg 安山岩の分布と密接に関連しているので，スラブの
変形開始は，少なくとも高 Mg 安山岩活動期までさかの
ぼり，その変形領域が現在に至るまであまり移動してい
ないと推定される．この推測の妥当性を高 Mg 安山岩の
形成時から現在に至るまでのフィリピン海プレートの運
動から検証する必要がある．
　長谷川ほか（2010）は，東側から沈み込む太平洋ス
ラブにフィリピン海スラブの東端が接触しているため

に，フィリピン海スラブが沈み込みにともなって西側に
押されるので，東西方向に短縮変形した可能性を提示し
た．ここではもう一つの可能性を提示する．およそ 50 
Ma に赤道付近に位置したフィリピン海プレートが，そ
の後時計回りの回転をしながら北上し，現在の位置に
至ったとするシナリオは，大方のコンセンサスを得て
いる（Seno and Maruyama, 1984; Hall, 2002; Miller 
et al., 2006; Zahirovic et al., 2014）．しかし，その
回転の歴史の細部に関しては，見解が一致していない．
Yamazaki et al. (2010) は，フィリピン海北部から得ら
れた古地磁気データに基づき，50 Ma 以降のフィリピ
ン海プレートの北上の量を見積もった．彼らの結論は次
の通りである：1）フィリピン海プレートは 50 Ma に赤
道付近に位置し，時計回りの回転をしながら北上した，
2）25 Ma には現在の緯度のおよそ 10° 南に到着した，
3）15 Ma 以降にはほとんど北側に移動していない．こ
れらの結論に従えば，25 Ma から 15 Ma の間に緯度に
して約 10° の時計回りの回転をしたことになる．
　 Mahony et al. (2011) は，15 Ma 以降のフィリピン
海プレートの移動速度を次のように見積もった：15−10 
Ma が 8 cm/y，10−5 Ma が 7 cm/y，5−2 Ma が 5 cm/y，
2 Ma−現在が 7 cm/y．沈み込みの方向を考慮して，海
溝に直交する成分と平行する成分に分けると，直交成
分の積算沈み込み量は，15 Ma から現在までに約 750 
km，平行成分の積算移動量は東に約 540 km になる．
しかし，10−6 Ma に沈み込みが停止していたとする見
解（Kamata and Kodama, 1994; Shinjo et al., 2000）
や 12−4 Ma に沈みこみ速度が非常に小さかった（1cm/
y）とする見解（Kimura et al., 2005）がある．10−
6 Ma に沈み込みが停止していたとすると，直交成分の
積算沈み込み量は約 500 km，平行成分の積算移動量は
東に 150 km になる．トモグラフィーから，フィリピ
ン海プレートは，深さ約 430 km（Zhao et al., 2012; 
Huang et al., 2013）もしくは約 410 km（Cao et al., 
2014）まで沈み込んでいると推定される．この沈み込
み深度は，10−6 Ma に沈み込みが停止していたとする

Fig. 4. Depths of tops of the Philippine Sea slab and the Pacific slab between A and B shown in the Figure 2.
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見解によってよりよく説明される．
　一方，Takahashi and Saito (1999) は，地質学的デー
タから伊豆−ボニン弧が中期中新世に西南日本弧に衝突
を開始し，その衝突域が現在まであまり移動していない
とした．また，Hoshi and Sano (2013) の古地磁気デー
タは，伊豆−ボニン弧の西南日本への衝突が 15 Ma 以
前にほぼ現在の衝突域で始まったことを示している．す
なわち，フィリピン海プレートと西南日本との現在のよ
うな位置関係は，15 Ma にはほぼできあがり，フィリ
ピン海プレートの海溝に沿う方向の移動成分が 15 Ma
以降には非常に小さかったことを示す．Yamazaki et 
al. (2010) は，沈み込んだフィリピン海スラブの長さを
380 km と仮定し，緯度に換算して約 3.5° の移動と見
積もった．そして，15 Ma 以降のフィリピン海プレー
トの北上が非常に小さいことを示す古地磁気データと整
合的であるとしている．以上のとおり，15 Ma以降のフィ
リピン海プレートの沈み込み量に関する見解は，収束し
ていないが，Takahashi and Saito (1999) や Yamazaki 
(2010)，Hoshi and Sano (2013) の検討結果に従えば，
沈み込み量と海溝に平行な移動成分は，かなり小さかっ
たことになる．高 Mg 安山岩形成時のフィリピン海スラ
ブの形状は，大きく移動することなく，現在に至るまで
保存されているかもしれない． 
　フィリピン海スラブの東端と太平洋スラブとがいつ
接触を開始したのか明らかではないが，25 Ma から 15 
Ma の間に接触したと仮定すると，時計回りの回転をし
ながら北上したフィリピン海スラブは，その東側で太平
洋スラブに衝突することになる．太平洋プレートは古く，
厚いのに対して，フィリピン海プレートは若く，薄かっ
たと推定され，この衝突がフィリピン海スラブを変形さ
せた可能性が考えられる．フィリピン海スラブの太平洋
スラブへの衝突は，スラブの褶曲とともにスラブの断裂
とセグメント化を引き起こした可能性がある．

フィリピン海スラブの変形と外帯の中新世火成活動
　外帯の中新世火成活動は，本論のテーマから外れる
が，フィリピン海スラブの変形がその形成に関わってい
る可能性があるので，最後に言及しておく．Kiminami 
et al. (2017) は，外帯の OIB 組成の中新世火成岩の成
因として，スラブの断裂とそれに沿うアセノスフェア
の上昇を提案した．外帯の MORB 組成の中新世火成岩
も同じ成因である可能性が高い．これらの苦鉄質岩は，
四万十帯の最も若い漸新世の付加体に貫入している．こ
れらの苦鉄質岩が分布する潮岬，室戸岬，足摺岬，種子
島などは厚さ 20 km 以下の薄い地殻（付加体）からな

る．より厚い付加体に貫入した苦鉄質岩は，地表には露
出していない可能性が高い．外帯の中新世花こう岩は，
東から I−IV のグループに区分できる（Fig. 1）．それぞ
れのグループは，幅数 10 km で海溝とほぼ直交に分布
する．そして，I や II，IV ではその南端部分に MORB
や OIB 組成の苦鉄質岩が分布する．現在のフィリピン
海スラブが海溝にほぼ直交する方向の断裂によってセグ
メント化しているとする報告が多数ある（長宗・田代，
1989；角田ほか，1991; 石原・吉田，1992; Miyoshi 
and Ishibashi, 2005; Nakajima and Hasegawa, 2007; 
Shiomi and Park., 2008; Ishise et al., 2009; Obara , 
2011; Huang et al., 2013）．とくに紀伊半島（Miyoshi 
and Ishibashi, 2005; Nakajima and Hasegawa, 2007; 
Shiomi and Park., 2008; Ishise et al., 2009）および
九州と四国の間（Obara, 2011）の断裂は，それぞれ I
と II のグループの下にある．紀伊半島のⅠは，顕著な
シンフォームとアンチフォームの境界部分の上にあた
る．また，四国西端部の II は，低角の沈み込み（四国
の下）と高角の沈み込み（九州の下）との境界部でフィ
リピン海スラブがねじれている部分の上に位置する．
　一方，長宗・田代（1989）と角田ほか（1991）は，
九州の下に沈み込むフィリピン海スラブが北西−南東方
向の断裂（Fig. 1 の T1 と T2）によりブロック化して
いることを震源の空間分布から示した．そして，スラ
ブの断裂がさらに浅部の地殻にまで及んでいると推定
した．断裂 T1 と T2 は，それぞれ III と IV の中新世外
帯火成岩類の分布と重なる．前述したようにフィリピン
海スラブの変形は少なくとも中期中新世にまでさかのぼ
り，15 Ma 以降には海溝に平行な方向の移動も小さかっ
たと推定される．こう考えると，現世のスラブの構造を
中新世にまで適用できる可能性があるが，スラブの変形
の歴史とその地質学的な影響をさらに検討する必要があ
る．本論ではスラブの断裂に沿ってアセノスフェアが上
昇し，上の四万十付加体を溶融して，外帯の S タイプ花
こう岩を形成した可能性を提唱する．瀬戸内火山帯の高
Mg 安山岩と外帯の S タイプの花こう岩・苦鉄質岩の形
成に関与した造構運動およびそれぞれの火成活動を誘引
した熱源は，分けて考えるべきだろう．

ま　と　め
　従来の研究結果から，日本海の拡大と西南日本の時計
回りの回転は，17.5−15.8 Ma に起こったと考えられる．
これとほぼ同時もしくは一部重複して西南日本外帯の S
タイプ花こう岩や苦鉄質岩が形成された．これに続いて

（一部重複）瀬戸内火山帯の高 Mg 安山岩が活動した．
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　外帯の苦鉄質岩は，フィリピン海スラブの変形に起因
するスラブ断裂に沿ってスラブ下から供給された．その
貫入によって付加体が溶融し，外帯の S タイプ花こう岩
が形成された．日本海の拡大とともに上昇したアセノス
フェアは，コーナーフローに乗ってマントル・ウエッジ
端部の cold nose に到達し（到達までに 3−4 my を要し
たと推定される），cold nose を急速に加熱した．その
ため，cold nose を構成する加水マントル（蛇紋岩）が
分解して多くの水を放出し，マントルの部分溶融を引き
起こした．沈み込んだ堆積物も同時に溶融したと推定さ
れる．溶融したマントルと堆積物メルトが混合し，cold 
nose 中に高 Mg 安山岩マグマが形成された．

謝辞：査読者の池田保夫氏には貴重なコメントをいただ
き，本稿は大幅に改善された．記して感謝する．
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   The Miocene Setouchi volcanic belt is characterized by the occurrences of High-Mg andesites 

distributing on the north side of the Median Tectonic Line, excluding the western part of the Kii 

Peninsula. Previous works demand the following key constraints for the genesis of high-Mg andesite 

magmas: 1) magmatism beneath the forearc region, 2) abruptly increasing thermal condition, and 3) 

unusually high concentration of H2O in the mantle. To find the plausible geotectonic model satisfying 

these constraints has been required. Most high-Mg andesites are situated above the tip of the 

present-day mantle wedge. The high-Mg andesites were erupted 2−3 my after the end of opening of 

the Sea of Japan. Opening of a backarc basin is expected to lead to elevated geothermal gradient in a 

mantle wedge. The opening of the Sea of Japan resulted in upwelling of hotter asthenospheric mantle. 

It was entrained by slab-induced corner flow and carried toward the tip of the mantle wedge called 

cold forearc nose. Cold forearc nose is generally made up of hydrated mantle (serpentinite). The 

opening of the Sea of Japan is presumed to lead to a temperature increase of the cold forearc nose, 

resulting in breakdown of hydrous minerals in the serpentinite such as chlorite and antigorite. This 

induced partial melting of the forearc mantle at the vapor-saturated solidus. Sediment-derived melt 

also contributed to formation of the high-Mg andesite magmas. Distribution of high-Mg andesite in the 

western part of the Kii Peninsula exceptionally expands southward into the Cenozoic Shimanto Belt. 

The Philippine Sea slab beneath the western part of the Kii Peninsula is folded into a NS-trending 

synform, suggesting the mantle in this region extends southward. 

Abstract
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要旨

はじめに
北海道中央部の石狩市から苫小牧市に至る石狩低地

帯（長尾，1941）には，氷河性海水準変動の影響を受
けて堆積した上部更新統や最上部更新統～完新統の沖積
層が厚く累重する．同低地帯には多くの人々が生活し，
地下水資源開発や地下空間利用を行う場合にはこれらの
地層が対象となる．一方，これらの地層は未固結で軟弱
であるため地震の揺れに敏感に反応し大きな被害をもた
らすことから，工事面や防災面からも層序や堆積環境の
研究は重要である（嵯峨山ほか，2017）． 

石狩低地帯北部の石狩湾沿岸域に位置する分部越観
測井（BB）の地質層序は Igarashi （1975）をはじめ，

大嶋ほか（1978）や松下（1979），赤松・松下（1984）
などで記述されている．この内，松下（1979）は同観
測井の深度 38 m 付近に軽石混じりの細砂の挟在をのべ
ているものの，その軽石の供給源については明らかにし
ていない．

今回，同軽石混じり細砂について火山灰分析した結
果，恵庭 a 降下軽石層（以下，En-a と称する）と対比
できる可能性が明らかになり，埋没地形の形成について
も検討したので報告する．なお，火山灰分析の結果は，
著者の一人である藤原による北海道教育大学札幌校修士
論文の一部である．MIS の年代は五十嵐（2009）のを
用いた．

総合地質　第 5 卷　第１号　13-18 ページ　2021 年 10 月
General Geology, Vol. 5, No. 1, 13-18, October 2021

＜論　説＞

火山灰対比のために，石狩湾新港地域の分部越観測井
の深度 38.0 m 付近に狭在する軽石混じりの細砂につい
て火山灰分析を行った．火山ガラスの屈折率レンジは
1.495 ～ 1.501 で最頻値は 1.496 で，洞爺火山灰や支
笏軽石流堆積物の値とは一致せず，恵庭 a 降下軽石層と
ほぼ同じである．火山灰直下の埋没地形 Bt2 を形成する
礫混じり粗粒砂の礫は夕張川～石狩川から供給されたと
推定され，当時の石狩川の流路は南西から北東に移動し
ながら埋没地形 Bt2 ～ Bt4 を順次形成していった．
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主な研究
石狩平野の地下地質は小山内ほか（1956）の 5 万分

の 1 地質図幅「札幌」以降，多くの研究がなされている．
Igarashi （1975）は分部越観測井（TARUKAWA 2）を
初め，4 本のボーリングについて花粉分析と放射性炭素

（14C）年代測定を行い，花粉帯を下位よりⅠ帯～Ⅵ帯に
区分している．大嶋ほか（1978）は石狩湾沿岸域のボー
リング資料の対比を行い，地形発達史を明らかにしてい
る．松下（1979）は石狩平野の海岸域において分部越
観測井を含む多数のボーリングのコアを観察し，1 つの
堆積原面（Bd）と 4 段の埋没地形（Bt1 ～ Bt4），1 つ
の埋没谷（Bg）を区分し，Bd 面の形成は Igarashi （1975）
で公表された 14C 年代値を根拠に 26,000 ～ 25,000 yBP
頃とし，Bg は最終氷期極相期としている．また，4 段の
埋没地形の内，Bt1 を除く 3 段（Bt2 ～ Bt4）は Bd 面形
成以降の海面低下により生じたとし，分部越観測井の約
3 km 北東方に位置する石狩 No. 2 観測井（第 1 図）の
深度 41 m（標高−36 m）の木片の 14C 年代値は 10,590
±440 y.BP と報告している．湊（1980）は上記の石狩
No. 2 観測井の 14C 年代値から，Igarashi （1975）のⅣ

花粉帯の対比に疑問を呈している．赤松・松下（1984）
は分部越観測井を含む 10 本のボーリングについて貝化
石群と 14C 年代値を用いて層序区分を行い，後期更新世
の地層を下位より約 34,000 yBP の八軒 Bed，約 32,000
～ 29,000 yBP の山口 Bed，約 26,000 yBP の樽川 Bed
としている．一方，嵯峨山ほか（2017）は札幌市手稲
区の石狩 No.1 や新川 no.1，同市東区のモエレ沼周辺の
ボーリングの層序を検討し，約 113 ka 降灰（町田・新井，
2003）の洞爺火山灰（Toya）は標高−33 ～−15 m 付近
に存在し，海洋酸素同位体ステージ（MIS） 5e（130-117.3 
ka）の堆積物の広がりを示唆している．また，嵯峨山ほ
か（2021）は，札幌市中沼町のボーリング解析を行い，
松下（1979）の埋没地形区分をより内陸まで拡大してい
る．以上の嵯峨山ほか 2 論文の内容は，Igarashi （1975）
の 14C 年代値や赤松・松下（1984）の上記の層序区分を
否定するものである． 

ボーリングの概要と地質
分部越観測井（BB）は海岸線から約 800 m 内陸の小

樽市銭函 5 丁目（北緯 43° 11’ 08”，東経 141° 17’ 21”）
に位置し（第 1 図），地盤標高は 6.1 m である．掘削深
度は 200 m で，1974 年より地下水位と地盤沈下の観測
が現在も続いて行われている（北海道立総合研究機構環
境・地質研究本部地質研究所，2019）．詳細な孔内地質
は松下（1976）により公表されており，深度 110 m 以
浅を第 2 図に示す．以下に，同図に基づき孔内地質の深
度を読み取り，層相や 14C 年代測定値を列記する．なお，
14C 年代値については松下（1976）より以前に Igarashi

（1975）で公表されている．下位より深度 96.5 m 以深
は暗灰色の細砂で，深度 97.5 m 付近から貝化石の Arca
や Mytilus が産し，14C 年代値は 31,910 ＋ 2,730，−2,030 
y BP である．深度 96.5 ～ 94.0 m は暗灰色の粘土，深
度 94.0 ～ 81.5 m は貝殻片を含む暗灰色の中粒砂で，貝
殻片の 14C 年代値は 29,320±1,800 y BP としている．
深度 81.5 ～ 77.0 m は細砂・粘土互層と暗灰色の細～中
粒砂が累重し，泥炭の薄層を挟む．深度 77.0 ～ 75.7 m
は泥炭質粘土～泥炭からなり，深度 75.7 ～ 64.5 m は
Glycimeris などの貝殻片を含む黒色の中粒砂で，14C 年
代値は 26,320±1,100 y BP である．深度 64.5 ～ 60.5 
m は灰色の粘土で，黒色の粘土が不規則に挟在する．深
度 60.5 ～ 47.0 m は黒色の細粒砂で，暗灰色の粘土薄層
を挟む．深度 47.0 ～ 40.05 m は径 1 ～ 2 cm の礫が混
じる粗粒砂で，礫種はチャートや粘板岩などである．深
度 40.05 ～ 34.0 m は粘土から細砂が累重し，深度 38.5
～ 38.0 m に軽石混じりの細砂が挟在する．軽石は径 0.5 

第 1 図　石狩湾沿岸の埋没地形区分と分部越観測井の位置，
位置図は松下（1976）の第 1 図を用い，埋没地形は松下

（1979）による．海岸線に平行な破線は第 4 図の断面線
である．Bd：古三角州，Bt2 ～ Bt4：埋没地形面，BgA・
BgB：埋没谷．

Fig. 1　 Location of the Bunbegoe observation well and 
buried landforms in the Ishikari Bay area.
The map is reproduction of Fig. 1 of Matsushita (1976). 
Buried landforms are after Matsushita (1979). Broken 
line indicates section line of Fig. 4. Bd: Paleo delta，
Bt2 ～ Bt4: buried landforms, BgA and BgB: buried 
valleys.
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mm 前後で，淡桃色を呈する．深度 34.0 ～ 30.0 m は貝
殻片を含む暗灰色のシルトで，深度 30.0 ～ 21.0 m は固
結度の低い黒色の粘土からなり，深度 21.0 ～ 0.0 m は
細粒砂である． 

火山灰分析の方法と結果
分析方法は以下の通りである．試料を水洗し約 60℃

で乾燥した後，粒径 0.125 ～ 0.063 mm の火山ガラス
を選別して，北海道教育大学札幌校の温度変化型屈折
率測定装置により屈折率を測定した．本方法は横山ほか

（1986）により実用化された温度変化型測定法の一種で，
井島・春日井（1980）や春日井ほか（1980）により改
良されたものである．測定誤差は浸液で ±0.002，鏡下
観察で ±0.001 である． 

分析用の試料は深度 38.5 ～ 38.0 m の軽石混じりの

細砂から採取した．有色鉱物は少なく，わずかに角閃石
が認められる．火山ガラスの屈折率レンジは 1.495 ～
1.501 で最頻値は 1.496 である（第 3 図）． 

考 察
今回得られた火山ガラスの屈折率レンジは Toya の

1.494 ～ 1.498 や支笏軽石流堆積物（Spfl，約 4.1 万年
前噴出；許ほか，2001）の 1.500 ～ 1.505（町田・新
井，2003）とは一致せず，約 17,000 yBP 降灰（加藤，
1994）の En-a の屈折率レンジ 1.496 ～ 1.500（町田・
新井，2003）とは，1.495 と 1.501 の部分を除くとほ
ぼ同じ範囲に位置する（第 3 図）．

松下（1979）は，分部越観測井の北東方の Loc.2（石
狩 No.2 観測井；第 1 図）の標高約 40 m にも火山灰薄
層を認め，同火山灰は今回の分析対象のものと水平方向

第 2 図　分部越観測井の地質柱状図と火山灰試料採取層準．柱状図は松下（1976）の第 6 図を用い，
地層区分は松下（1979）による．

Fig. 2  Geologic colum and horizon of volcanic ash analysis sample in the Bunbegoe 
observation well.　The colum is reproduction of Fig. 6 of Matsushita (1976), and division of 
fornation is after Matsushita (1976).
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数千年前という年代とも矛盾しない．なお，火山灰分析
については主成分分析も行う必要があり，今後の課題で
ある． 

次に，埋没地形について検討する．
分析した軽石混じりの細砂の下位に堆積する深度

47.0 ～ 40.05 m の礫混じり粗粒砂の下限は松下（1979）
によれば埋没地形 Bt2 面に相当する．すなわち，同粗粒
砂は埋没地形（Bt2）の堆積物と考えられ（第 2 図），嵯
峨山ほか（2021）は同地形の堆積時代は 117.3-105.6 
ka とされる MIS 5d としている．礫種はいわゆる日高系
の礫で（松下，1976，1979），チャートや粘板岩などが
分布する夕張山地の八盛山を源とする夕張川から運搬さ
れてきたものと考える．豊平川や発寒川などを流域とす
る手稲山地は主に安山岩からなることから，これらの河
川からの供給ではなく，石狩川には合流した夕張川から
上記の礫が供給され，その後，石狩湾沿岸域もたらされ
たと推定される．すなわち，当時の石狩川は現在よりも
西側を流れ，上記の礫混じり粗粒砂を堆積したと考えら
れる．

第 4 図に松下（1979）の図 5 と図 6 を基に作成した
埋没地形断面を示す．断面線は海岸線と平行に 4 km 内
陸に位置する（第 1 図）．第 4 図は，埋没地形 Bt2 ～
Bt4 の面は全体として南西（手稲山地）側から北東（石
狩丘陵）側に向かって古い方から新しい方へと順次高度
を下げながら形成されたことを示唆している．すなわち，
石狩川の流路は北東方向に徐々に移動しながら新しい埋
没地形面を形成していったことが推定される． 

おわりに
多くの人々が生活する石狩平野は，汎世界的な氷河

に連続するとしている．Loc.2 の火山灰は約 2 万年前の
最終氷期の礫層の約 12 m 上位で，14C 年代値 10,590±
440 yBPを示す泥炭層の数m下位に狭在する．このため，
火山灰挟在層準の年代は 1 万数千年前と推定される．今
回の火山ガラスの屈折率レンジから，Toya や Spfl，En-a
などが河川などにより混合され堆積したとも考えられる
が，分部越観測井と Loc.2 で対比が可能となる同じ “ 顔
つき ”（組成）の混合物が広く存在する可能性は低いと
思われる．瀬尾ほか（1965）によれば，En-a の細粒相
の降灰域は札幌市や藻岩山も含んでおり，石狩湾沿岸域
付近にまで降灰が達した可能性がある．石橋ほか（1973）
や春日井ほか（1974）は En-a の層序について検討して
いるものの，上記の瀬尾ほか（1965）の降灰域につい
ては否定していない．以上から，今回分析した火山灰は
En-a（細粒相）を含む堆積物と考えられ，前述した 1 万

第 4 図　石狩湾沿岸の埋没地形断面
第 1 図に断面線を示す．Bd：古三角州，Bt2 ～ Bt4：埋没地形面，BgA・BgB：埋没谷．

Fig. 4  Cross section of bured informs in the Ishikari Bay area. Section line is shown in 
Fig. 2. Bd: Paleo delta，Bt2 ～ Bt4: buried landforms, BgA and BgB: buried valleys.
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性海水準変動の影響を受けながら形成され，今日に至っ
ている．詳細な地史の解明は，防災のみならず今後の開
発と保全といった課題を統一的に進める上で重要と考え
る．そのためにも，火山灰分析や 14C 年代測定，微化石
分析などにより層序が明らかにされたボーリング資料が
必要で，地層の対比や年代についての根拠なき推定を極
力排除していくことが重要と思われる． 

本文では石狩湾新港地域の分部越観測井の深度 38.0 
m 付近に狭在する軽石混じり細砂についての火山灰分析
結果を示し，埋没地形について検討した．火山ガラスの
屈折率レンジは 1.495 ～ 1.501，最頻値は 1.496 で，恵
庭 a 降下軽石層由来と推定した．火山灰直下の埋没地形
Bt2 の礫混じり粗粒砂の礫は夕張川～石狩川から供給さ
れたと推定され，埋没地形 Bt2 ～ Bt4 は流路を南西から
北東に移動する石狩川により順次形成されたと考える．

謝辞　分析用試料は北海道立総合研究機構地質研究所
（現在，エネルギー・環境・地質研究所）に保管されて
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Abstract

In order to elucidate the volcanic ash correlation, we carried out volcanic ash analysis of 

pumiceous fine sand bed intercalated in 38 m in depth of the Bunbegoe observation well, located 

in the Ishikari Bay area, in the north of Sapporo. The result of the analysis shows possibility of 

that the fine sand bed is correlative with the Eniwa-a pumice fall deposits, ca 17 ka erupted. It 

is estimated that the gravels on Bt2, buried landform, deposited just underlies the fine sand bed 

were transported by the Ishikari River, and buried landforms, Bt2 ～ Bt4, were formed in order by 

the river, shifted gradually from southwest to northeast.
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要旨

はじめに
石狩低地は札幌市の北から石狩湾臨海域にまで広が

り，地形は扇状地と氾濫原・後背湿地に大きく区分され
る．扇状地は西方の山地に沿って認められ，南より札
幌扇状地（別名，豊平川扇状地），円山扇状地，琴似扇
状地，発寒扇状地および星置扇状地が発達する（下川，
1996）．氾濫原・後背湿地は札幌扇状地以北に広がり，
礫や砂，粘土からなる河川堆積物や泥炭などが分布する．

豊平川により形成された札幌扇状地は，扇状地面の
高さの違いにより平岸面（小山内ほか，1956）と札幌
面（藤木，1974）に区分され，平岸面は札幌市南区真
駒内付近の標高 80 ～ 90 m を扇頂とし，札幌面は同じ

く真駒内付近を扇頂とし，JR 札幌駅北側の標高 15 m
付近まで広がる．扇状地を形成する札幌扇状地堆積物
は砂や礫，粘土などからなり，小山内ほか（1956）は
同堆積物をほぼ同じ標高で広く分布する厚さ数 m の泥
炭層や泥炭質シルト層（山口ほか，1965）より上位の
砂礫層と定義している．札幌扇状地堆積物の地質年代
は，札幌市教育員会編（1989）は最終氷期から完新世
としている．大丸（1989）は更新世の扇状地礫層（平
岸面堆積物）の下位には約 41 ka 噴出の支笏軽石流堆
積物（許ほか，2001；以下，Spfl と称する）より古い扇
状地礫層が存在を指摘し，大丸（2003）は Spfl の下位
に連続性のよい埋没段丘面があり，本面は豊平川扇状地
を示すものの，詳細年代は不明としている．嵯峨山ほか

総合地質　第 5 卷　第１号　19-23 ページ　2021 年 10 月
General Geology, Vol. 5, No. 1, 19-23, October 2021

＜論　説＞

札幌市中央区北 1 条西 2 丁目の SCH ボーリングにより，
主に札幌扇状地堆積物からなる長さ 54 m のコアが採取
された．深度53.45 mの泥炭質シルトの珪藻分析結果は，
低塩分の汽水域という堆積環境を示す．SCH ボーリン
グ，N8·1 ボーリング，北海道大学観測井（HU）および
地質研究所観測井（GSH）の地層対比から，札幌扇状地
堆積物の基底年代は MIS 5e で，同扇状地堆積物直下の
泥炭層は中部更新統と推定した．
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（2020）は JR 札幌駅北口の N8·1 ボーリングを検討し，
札幌扇状地堆積物の基底年代は MIS（Marine oxygen 
isotope）5e（130-117.3 ka：五十嵐，2009）またはそ
れ以前としている．

今回，検討した基礎調査用（以下，SCH）ボーリン
グは 2012 年上旬に札幌市中央区で掘削された．ボーリ
ングコアは主に砂礫からなる堆積物で，層序や堆積環境
の解明のために珪藻分析や周辺ボーリングとの対比を行
い，札幌扇状地堆積物の基底年代を改めて考察した．

ボーリング概要と孔内地質
SCH ボーリングの掘削位置は，札幌市中央区北 1 条

西 2 丁目で（北緯 43° 3′ 43.47″，東経 141° 21′ 12.6″；
第 1 図），地盤標高は 18.9 m である．支持基盤調査の
ために深度 54 m（標高－ 35.10 m）まで掘削され，堆
積物はオールコアで採取された． 

孔内地質は，最下部の深度 54 ～ 50.65 m は下位よ
り厚さ 0.2 m の砂質シルト，同じく 0.9 m の泥炭質シ
ルト，同じく 0.95 m の砂質シルト，同じく 1.30 m の
砂質シルトと礫混じり砂の互層からなる．その上位の
深 度 50.65 ～ 1.90 m は 砂 礫 が 厚 さ 48.75 m で 累 重
し，深度 35.90 ～ 34.80 m にシルト質砂が，同 26.45

～ 25.85 m にシルトがそれぞれ狭在する．礫は最大径
8 cm の円～亜円礫からなり，安山岩が主体で，所々に
チャートが混入する．標準貫入試験による N 値は，ほ
とんどが 50 以上である．深度 18.30 m 付近では少量の
火山灰と軽石の混入が認められ，同層準の N 値は 18 と
小さい．また，深度 15 m 付近では若干のシルト混入や
細礫が存在し，N 値は 35 前後を示す．最上部の深度 1.90
～ 0.60 m は礫混じり砂で，深度 0.60 ～ 0.00 m はアス
ファルトや礫による盛土である（第 2 図）．　

珪藻分析の方法と結果
細粒堆積物を対象に分析用試料として 8 試料を採取

し，嵯峨山ほか（2010）と同様の処理やプレパラート
作成を行った．ほとんどの試料は珪藻殻の含有率が低く，
深度 53.45 m の泥炭質シルト（D-1）のみについて 1,000
倍の生物顕微鏡で種の同定を行った．算定数は 100 殻
で，群集組成から塩分指数（嵯峨山ほか，2010，2014）
を求めた．本指数は海生種が多い場合は 5 に近くなり，
淡水生種が多い場合は 1 に近くなる．塩分指数と塩分濃
度の関係は嵯峨山（2018）により明らかにされている．
指標種群の区分は安藤（1990）や千葉・澤井（2004）
による．

第 1 図　JR 札幌駅周辺の地質図と SCH，N8·1，HU および GSH ボーリングの位置
地形図は国土地理院発行の 2.5 万分の 1「札幌東北部」を用いた．地質区分図は小山内ほか（1956）を基に作
成．破線は第 3 図の対比位置を示す．

Fig. 1  Sites of four borings, SCH, N8·1, HU and GSH
The map on the left is reproduction of the topographic map (1: 25,000-scale) of the Sapporo quadrangle 
published by Geospatial Information Authority of Japan. The geologic map is compiled Osanai et al. 
(1956). Broke line shows location of correlation in Fig. 3.
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総合地質　5札幌扇状地で掘削された更新統 SCHボーリングコアの層序

結果は，海生種が 33％を占め，優勢種は外
洋 種 の Coscinodiscus marginatus Ehr. や 外
洋 指 標 種 群 の Thalassionema nitzschioides 
(Grun.) Mereschkowsky，Thalassiosra spp.
が多産する．汽～淡水生種は 10% で，陸生珪
藻 A 群で付着生種の Hanzschia amphioxys 
(Ehr.) Grun. が 認 め ら れ る． 淡 水 生 種 は
57％で，付着生種である，陸生珪藻 A 群の
Pinnularia borealis Ehr. や沼沢湿地付着生種
群のPinnularia viridis (Nitzsch) Ehr. などが
多産する（第 1 表）．塩分指数は 2.42 で，堆
積環境は低塩分の汽水域を示す． 

第 2 図　SCH ボーリングの地質柱状，珪藻分析結果および N 値
M：海生種，B-F：汽～淡水生種，F：淡水生種．

Fig. 2  Geologic column, results of diatom analysis and N values of SCH boring core.
M: Marine species, B-F: Brackish-freshwater species, F: Freshwater species.
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Name  of  species       /       Geologic sample Ecol. 53.45 m
Amphora libyca  Ehr. F 1
Coscinodiscus marginatus Ehr. M 12

Cymbella proxima  Reimer F 2

C. silensiaca  Bleisch F 3
Diploneis elliptica (Kütz.) Grun. F 4

Eunotia faba  (Ehr.) Grun. F 3

E. glacialis Meister F 1
E. triodon Ehr. F 1

E. spp. F 3

Fragilaria arcus (Ehr.) Cleve F 2

F. construens var. venter  (Ehr.) Grun. F 1

Gomphonema acuminatum Ehr. F 1
G. parvulum (Kütz.) Grun. F 4

Hantzchia amphioxys  (Ehr.) W. Smith B-F 6

Navicula mutica  Kütz. B-F 4

N. pupula  Kütz. F 1
Nitzschia palea  (Kütz.) W. Smith F 1

Odontella aurita  (Lyngbye) Agard M 2
Pinnularia borealis Ehr. F 11

P. gibba Ehr. F 3
P. lagenstedtii  (Cleve) Cleve-Euler F 1
P. viridis  (Nitzsch.) Ehr. F 7
P.  spp. F 3

Stauroneis phoenicenteron  (Nitzsch) Ehr. F 1
Stephanopxis  spp. M 1

Synedra ulna  (Nitzsch) Ehr. F 3

Thalassionema nitzschioides  (Grun.) H. et M. Peragallo M 9

Thalasiosira eccentrica  (Ehr.) Cleve M 1

T . spp. M 8
Total valves counted 100

（×5） M 33
（×4） M-B 0
（×3） B 0
（×2） B-F 10
（×1） F 57

Total 100
Index (mean value) 2.42

第 1 表　泥炭質シルトから産した珪藻化石
M：海生種，M-B：海～汽水生種，B：汽水生種，
B-F：汽～淡水生種，F：淡水生種，Ecol.：生態．

Table 1  Diatom fossils yielded from peaty silt.
M: Marine species, M-B: Marine-brackish 
species, B: Brackish species, B-F: Brackish-
freshwater species, F: Freshwater species, 
Ecol.: Ecology. 
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る HU の深度 49 m 付近の泥炭の花粉分析では Picea と
Abies が優勢で，同泥炭は上部更新統のもみじ台層の一
部とされている（嵯峨山ほか，2007）．一方，外崎ほか

（2008）は HU 層序の再検討を行い，中部更新統と上
部更新統の境を HU-5U 部層中部の基底（深度 43.6 m）
とし，上記の深度 49 m 付近の泥炭は竹山礫層（中部更
新統）に対比している．更に，嵯峨山ほか（2014）は，
GSH の深度 47 m 付近の泥炭中に狭在する深度 47 ～
46 m と同 46 ～ 45.5 m の火山灰を GSH 火山灰と命名
し，MIS 7 降灰の未同定火山灰 4（大津ほか，2002）に
対比される可能性を述べ，上記泥炭を音江別川層として
いる．

以上から，札幌扇状地堆積物の基底年代は MIS 5e と
推定され，同扇状地堆積物の直下に分布する泥炭層は中
部更新統と思われる． 

おわりに
札幌市中心街が位置する札幌扇状地の地下地質層序の

詳細な解明は，防災のみならず今後の開発と保全といっ
た課題を統一的に進める上で重要と考える．札幌市には
多くのボーリング資料が存在するものの，大半は層相説
明や標準貫入試験値が示されているもので，火山灰分析
や 14C 年代測定，微化石分析などより層序が明らかにさ

考　察
第 3 図に地質研究所観測井（GSH），北海道大学観測

井（HU），N8·1 ボーリング（N8·1）および SCH の柱
状図対比を示す．嵯峨山ほか（2020）では前 3 者の対
比が行われており，本論ではそれら 3 本に SCH を加え
て検討した．

北川（1990）によれば札幌扇状地堆積物は深度 25
～ 30 m のシルト層を境に上下に区分される．同シルト
層は嵯峨山ほか（2020）が MIS 5a とした層準に相当
し，SCH では深度 26 m 前後のシルトに対比される．次
に，SCH 最下部の深度 53.5 m 前後の泥炭質シルトは
GSH の深度 47 m 付近や HU の深度 49 m 付近の泥炭に，
SCH の深度 35 m 付近のシルトは GSH の深度 37 m 付
近や HU の深度 38 m 付近の粘土層にそれぞれ対比され
る（Fig. 3）．SCH では火山灰分析はおこなわれていな
いものの，深度 18.3 m 付近に少量の火山灰と軽石が混
入することから Spfl の再堆積物層準の可能性が考えられ
る．

上記の泥炭質シルトや泥炭は小山内ほか（1956）や
山口ほか（1965）により札幌扇状地堆積物の直下に分
布する地層とされ，今回の珪藻分析では低塩分の汽水環
境を示し，塩性湿地の堆積環境が推定される．対比され

第 3 図　GSH，HU，N8·1 および SCH ボーリングの対比
Toya：洞爺火山灰，Spfl：支笏軽石流堆積物，Ko：小野幌．

Fig. 3  Correlation with four borings, GSH, HU, N8·1 and SCH.
Toya: Toya volcanic ash, Spfl: Shikotsu Pumice Flow deposits, Ko: Konopporo.
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総合地質　5札幌扇状地で掘削された更新統 SCHボーリングコアの層序

れた資料は極めて少ない．地層年代を考え地層対比を行
う上で多くの “ 推定 “ が介入しており，根拠なき推定を
極力排除するためには層序が明らかにされたボーリング
資料が必要と思われる． 
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Abstract

The SCH boring core, drilled in Kita 1 Nishi 2 of the Sapporo, is 54 m long and mainly the 
Sapporo fun deposits. Result of diatom analysis of peaty silt, deposited in 53.45 m depth 
of the core, indicates weak brackish in sedimentary environment. Correlation with four 
borings, SCH , N8·1, HU and GSH, shows geologic age of the basement of the Sapporo fun 
deposits is MIS 5e, and peat bed underlies the fun deposits is the Middle Pleistocene. 
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神居古潭帯の蛇紋岩体周辺の湧水から，現在沈澱しつつ
ある蛇紋石が発見された． この湧水は pH 9-10 の Mg2

＋ -HCO3
－タイプであり，地下の蛇紋岩化作用はすでに

停止している．また，複数の蛇紋岩体の周辺から，かつ
て地表付近で蛇紋石の沈澱が起こったと考えられるさま
ざまの産状が確認された．これらの蛇紋石は蛇紋岩化作
用の産物ではなく，地下水・湧水から沈澱したと考えら
れるので，低温沈澱性蛇紋石と呼ぶ．このような常温・
常圧ないしこれに近い条件で生成した低温沈澱性蛇紋石
類や同ブルーサイトは蛇紋岩自体の重要な構成要素と
なっている．これに対し， 蛇紋岩化作用が現在起こって
いる岩体は約 40 ℃と考えられる蛇紋岩化作用の下限温
度を地下で越えている岩体，すなわち比較的低緯度に位
置するか，岩体が厚いか， 地温勾配が高い地域の岩体で，
かつかんらん石や輝石を残し，適切な深度に地下水が存
在する岩体に限られ，pH 11-12 の Ca2 ＋ -OH －タイプの
温泉を生成する．

要旨

はじめに
　かんらん岩は圧力や化学組成にもよるが，約 600 ℃
以下で含水条件下に置かれると，蛇紋岩化作用を起こし
て蛇紋岩に変化する．すなわち，かんらん石や輝石が加
水分解し，蛇紋石（アンチゴライト，リザルダイト，ク
リソタイル）を中心とする鉱物が生成する（第 1 図）．

その際，ブルーサイト，磁鉄鉱，タルクなども生成する．
蛇紋岩化作用に伴って形成されるメッシュ組織の中心や
格子の部分にはしばしば磁鉄鉱ダストを伴う．これは初
生鉱物の蛇紋石化に伴って初生鉱物に含まれる鉄成分が
蛇紋石には微量しか固溶されないため，磁鉄鉱として析
出したものである．かんらん石の蛇紋石化に伴っては，
ブルーサイトや磁鉄鉱を生成する（例えば，Coleman, 

総合地質　第 5 卷　第１号　25-48 ページ　2021 年 10 月
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1971）ほか，水素やメタンを放出する（Chamberlain 
et al., 1965；Neal and Stanger, 1983）．ただし，輝石
を含まないダナイトの蛇紋岩化作用にともなっては磁
鉄鉱が生産されないという研究もある（Miyoshi et al., 
2014）．蛇紋石化は一般にかんらん石＞直方輝石＞単斜
輝石の順に受けやすく，単斜輝石は蛇紋石化をまぬがれ
て最後まで残りやすい．いずれにしても，蛇紋岩化作用
の進行にともなってかんらん石や輝石中の Ca が系外へ
移動し（Coleman, 1966; Katoh and Niida, 1983 など），
還元的で高 pH，高 Ca2+ の熱水が生産される（Barnes 
et al.,1972; 佐藤ほか，2001，2004 など）．この還元環
境は自然 Ni-Fe であるアワルアイト（例えば , Kanehira 
et al., 1964）や自然鉄（例えば，岡本ほか，1981）を
生成する．
　実験岩石学的研究からは蛇紋石の安定条件はリザルダ
イトやクリソタイルに比べ，アンチゴライトが高温高圧
側で安定である．蛇紋石は，温度を上げると Al 含有量
の多いものは約 600℃まで存在できる（例えば，Carso 
and Chernosky, 1979）．一方，低温低圧側で安定で
あるリザルダイトやクリソタイルの存在範囲は広く，

200℃以下でも生成する（Evans et al., 1976）が，低温
側は反応時間の制約があり，同位体的検討など別の方法
で検討する必要がある．そのため，蛇紋石の安定条件の
下限については文献により幅がある（第 1 図）．第 1 図
に示した各反応曲線は高温側では水の出入りを伴うもの
の，低温側では固相どうしの反応関係であることに注意
したい．熱力学的・実験岩石学的検討と産状を総合すれ
ば，天然ではアンチゴライトが 600—250℃，リザルダ
イトが 300—50℃，クリソタイルが 400—0℃で安定ま
たは準安定と考えられている（Evans, 2004）．
　なお，本論文は蛇紋石の低温低圧条件での挙動に焦点
を当てているため，第 1 図には表現できないが，アンチ
ゴライトは 2-3GPa のとき最も高温（640-730℃）まで
安定で，圧力がこれより高くても低くても安定温度は低
下する（Ulmer and Trommsdorf, 1995; Wunder and 
Schreyer，1997; Bromily and Pawley，2003）． 
　 蛇 紋 石 に は こ の ほ か 多 角 形 状 蛇 紋 石（polygonal 
serpentine = povlen-type serpentine）があるが，これ
は内側がクリソタイルで外側がリザルダイトからなる特
殊な結晶であるらしい （Evans, 2004）．また，フィール

第 1 図　MgO-SiO2-H2O 系の温度―圧力図 　A: ア

ンチゴライト , B: ブルーサイト , C: クリソタイ

ル , F: フォルステライト , L: リザルダイト , T: 

タルク , W: 水 , Z: 沸石相 ,  PP: プレーナイトー

パンペリー石相 ,  BS: 青色片岩相 ,  GS: 緑色片

岩相 ,  EA: 緑簾石角閃岩相 ,  AM: 角閃岩相 GN: 

グラニュライト相 ( 変成相境界は Spear, 1993

に よ る ) . 1：Evans (2004); 2, 3, 5 ,7: Evans 

et al. (1976); 4: Johannes (1968), Berman et 

al. (1986); 6: Carso and Chernosky (1979), 

Berman et al. (1986). 1, 2, 3 は準安定平衡で他

は安定平衡 ( Evans et al.,1976; Evans, 2004).
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ドネームで picrolite（硬蛇紋石）と記載される，フラク
チャーを充填する繊維の目立たない塊状ないし縞状の蛇
紋石類があるが ,　これは O’Hanley (1996) のレビュー
によると , アンチゴライト , リザルダイト , クリソタイ
ルのそれぞれの場合があるらしい．
　デュエライト（deweylite）は結晶度の低い蛇紋石の
類似鉱物（Lapham, 1961）で，蛇紋岩のフラクチャー
に生成するが，水素・酸素同位体の研究から 25℃程
度の常温で安定であるとされる（Wenner and Taylor, 
1973）．日本周辺で，デュエライトは神居古潭帯（湊・
村岡 , 1958），岩手県の宮守蛇紋岩体（須藤，1974），
母島海山（東ほか，2005）などから報告されている．渋
谷ほか (1980) は三郡帯の蛇紋岩中から鍾乳石状蛇紋石
を発見し，80℃前後で生成したと考えた．これも化学組
成からみて，ここで言うデュエライトに相当する．
さて，Barnes et al., (1967) やBarnes and O’Neil (1969) 
はカリフォルニアの部分的に蛇紋岩化したかんらん岩体
の湧水に Mg-OH タイプと Ca-OH タイプの 2 種類が存
在することを報告し，地表付近で現在進行形の蛇紋岩化
作用が起こっていることを主張した．ここではかんらん
石の溶解に伴って Mg 蛇紋石やブルーサイトが生成する
と考えられ ,　Ca-OH タイプ湧水の存在は透輝石やトレ
モラ閃石成分の過飽和による交代作用の結果であると考
えられた．Peters (1993) は，同様の地域の蛇紋岩体を
含む湧水の酸素同位体などの研究を行い，上記の考えに
疑問を呈した．すなわち蛇紋岩化作用が地表で起こって
いる保証はないことを示した．
　Craw et al. (1987) はニュージーランド南島の完新世
蛇紋岩地すべり堆積物の基質にクリソタイルが自生する
ことを見出し，大気条件下でリザルダイト質の蛇紋岩が
分解して生成した低温で高 Mg，中－高 Si のアルカリ性
湧水から結晶したと推定した．
　O’Hanley (1996) は Craw et al. (1987) が現在進行形
の蛇紋岩化作用を示唆していることをとらえて，風化作
用が起こっているにもかかわらず，このような組成の水
が蛇紋岩化作用によって生成することに疑問を呈した．
また，彼は蛇紋岩化作用という以上，初生鉱物を交代し
て蛇紋石を生産する必要があり，かんらん石を交代して
蛇紋石が生成した証拠はなく，常温・常圧下での蛇紋岩
化作用の存在は疑わしいと述べた．かんらん岩などを構
成する初生鉱物であるかんらん石や輝石を交代して蛇紋
石が生成することを蛇紋岩化作用（serpentinization）
と定義するならば，産状記載と同位体的研究の総合から，
蛇紋岩化作用の下限温度は 40℃程度と考えられる　　

（O’Hanley, 1996）．確かに，常温・常圧下での蛇紋岩化

作用が地表における普遍的な現象であるとするならば，
蛇紋岩化作用をまぬがれた新鮮なかんらん岩体が地球上
の各地に分布することは理解しがたいことである．　
　O’Hanley (1996) は蛇紋岩化作用と蛇紋岩の風化作用
を同義に扱ってはならないと注意し，蛇紋石の沈澱現象
は風化作用であるとみなし，この著書「Serpentinites」
内での議論をそれ以上行っていない．
　著者らは北海道の神居古潭帯とその周辺において，湧
水から白色の蛇紋石の沈澱現象が現在進行中であること
を発見し，さらにかつて地表付近で低温の地下水・湧水
から蛇紋石の析出・沈澱が起こった結果と考えられるさ
まざまの産状を見出した（水落ほか，2004; 加藤ほか，
2004; Yajima et al., 2004, 二ノ宮ほか， 2007）．これら
の現象は初生鉱物を置換して蛇紋石が生成する現象では
ないので，本来の蛇紋岩化作用とは区別すべきである．
おそらくこの現象は世界各地の蛇紋岩とその周辺に広く
存在するはずである．しかし，常温下での蛇紋石の析出
は上述のように Craw et al. (1987) が地すべり堆積物に
クリソタイルの自生を示した以外ほとんど報告されてい
なかった．その後，Nishiki et al.（2020）も含めて，上
記のように神居古潭帯の蛇紋岩体周辺からクリソタイル
などの沈澱現象が確認された．とくに，蛇紋岩そのもの
の中に広く見出される特殊な蛇紋石やブルーサイトは，
これまで蛇紋岩化作用の産物とみなされてきた可能性が
高い．ここではこのような蛇紋石等の記載を行い，これ
らが常温・常圧下ないしこれに近い条件での析出・沈澱
によるものであることを示す．すなわち ,　本論文は常
温・常圧下の低温で，クリソタイル，低結晶度蛇紋石（デュ
エライト）およびブルーサイトなどが生成すること，ま
た，これらは初生鉱物の置換を含む蛇紋岩化作用の産物
ではなく，アルカリ性・高 Mg の地下水・湧水からの析
出・沈澱によるものであることを示し，これらが蛇紋岩
の一定割合を占める構成鉱物として広く存在する可能性
を述べる．さらに，カリフォルニア，オマーン，ニュー
カレドニア，大西洋中央海嶺などの超苦鉄質岩体の地
下では現在蛇紋岩化作用が進行しつつある（Barnes et 
al., 1967, 1978; 秋田・佐藤，2001; 佐藤ほか，2004;  
Kelemen and Matter, 2008;  Kelley et al., 2005）が，
それらと蛇紋石の低温沈澱現象の生成条件の違いや，両
者の境界で起こる現象について考察する．
　なお，本論文では蛇紋岩化作用停止後にほぼ常温・常
圧（～低圧）で地下水・湧水から結晶した蛇紋石（クリ
ソタイル）および蛇紋石類似鉱物（デュエライト）の総
称として「低温沈澱性蛇紋石類」を用いる．日本語の「沈
澱」は重力場に規制されて溜まるという語感が強いが，
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第 2 図　サンプリング位置図 .　(a) 神居古潭帯の超苦鉄質岩（蛇紋岩）分布とサンプリングエリア , (b) 占冠村 , 赤岩超苦鉄質

岩体の赤岩地すべりとタンネナイ地すべり , (c) むかわ町 , 鵡川超苦鉄質岩体における八幡の大崩れ , (d) 深川市 , 鷹泊超苦鉄

質岩体のダイヌップ川流域 , (e) 厚真町 , 滝上層泥岩分布域のショロマ川蛇紋岩ブロック近傍 ,  (f ) 日高町 , 岩内岳（かんらん

岩体）周辺の沙流川超苦鉄質岩体 . 数字はサンプル番号 . (b) の Fig.3-1 は第 3 図の写真 a の白色沈澱物の位置 .　a 〜 f は国

土地理院地形図を使用．
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　調査地は神居古潭帯の蛇紋岩体とその周辺である．岩
石，沈澱物や湧水の記載とサンプリングを行った．分析
は，偏光顕微鏡観察，粉末 X 線回折，全岩および鉱物の
化学組成分析である．また，一部の試料については同じ
地点で，水質分析および鉱物の水素・酸素同位体分析を
行った．後者はすべて下記の RITE の研究で行った内容
のみであるため，その成果に基づいて発表された論文を
引用し，考察で述べる．
　本研究の成果の一部は，経済産業省の補助金交付を受
けて RITE が 2004-2007 年に実施したプログラム方式二
酸化炭素固定化・有効利用技術開発のうち「基盤技術開
発：深地下・海底環境利用による CO2 地化学固定・ハイ
ドレート固定のための基盤技術の開発」および「基盤技
術開発 : 蛇紋岩体の地化学環境を利用した原位置試験に
よる CO2 地中鉱物固定のための基盤技術の開発」によっ
て得られたものである． 

低温沈澱性蛇紋石類の産状と鏡下の特徴
１．低温沈澱性蛇紋石類の産状
　蛇紋岩体の湧水がしばしば白色の沈澱物を伴うことは
よく知られている（例えば，Barnes and O’Neil, 1971; 
Morishita and Arai, 1999; 安楽ほか，2017）．この沈澱
物についての日本での研究例はほとんどなかったが，上
記 RITE の研究の一部で検討された（加藤ほか，2004 な
ど）ほか，最近，Nishiki et al. (2020) によって神居古
潭帯の蛇紋岩体である赤岩岩体のアルカリ性表層水から
の magnesium silicate hydrate（M-S-H）の沈澱が報告
され，低結晶度のクリソタイルを含むことが示された．
　著者らは北海道，神居古潭帯の蛇紋岩体の湧水に伴う
白色の沈澱物を観察・分析した．また，蛇紋岩体とその
近傍には第四系の種々の堆積物が存在するが，その基質
は白色，帯緑灰色，帯褐灰色などの半固結－固結物質か
らなる．このような物質は蛇紋岩体近傍の泥岩のフラク
チャーを充填することもある．さらに，同様の物質は蛇
紋岩体そのものの節理や破砕部にも認められる．今回こ
れらの多くが以下に示すように，「低温沈澱性蛇紋石類」
であることが確認された．
1) 湧水からの沈殿物
　占冠村の赤岩青巌峡には，南進する鵡川の左岸に蛇紋
岩地すべりがあり（第 2 図 a, b），この末端の湧水から

第 3 図　産状とサンプルの写真 . (a) 蛇紋岩地すべりの湧水からの白色沈殿物 ( 赤岩岩体 ), (b) 蛇紋岩質固結土石流堆積物 ( 鷹泊岩体 ), (c) 
蛇紋岩体中のはんれい岩塊よりなる崖錐堆積物の基質 ( 鷹泊岩体 ). 写真横幅約 10cm,　(d) 塊状蛇紋岩中の褐色風化した縞状沈澱物層
のひび割れをネットワーク状に充填する白色蛇紋石脈 . これは蛇紋岩の通常のメッシュ組織ではない「偽メッシュ組織」（沙流川岩体
RITE 1 号孔近傍の露頭）. 第 1 表の 061104-2 は (a) から , 061203-4 は (b) からサンプリングした .  061206-1 は (c) である . 

以下では煩雑さを避けるため，地表で沈澱したもののみ
ならず岩石のフラクチャーの壁に析出したものも含めて

「沈澱」(precipitation) の用語を用いる．蛇紋岩化作用に
伴って生成し，メッシュ組織の格子を構成するクリソタ
イルも熱水から沈澱したと考えられるが，ここには含め
ない．
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第 1 表　神居古潭帯の蛇紋岩体周辺の沈澱物 . 位置は第 2 図を参照 .

白色の沈澱物が析出する（第 3 図 a ）．沈澱物は流水部
に泡状や泥状のものが，干上がりつつある離水部に結晶
度の良いものが見られる．
　泡状や泥状の沈澱物はクリソタイル，リザルダイト，
デュエライトもしくはハイドロタルサイトで，結晶度
の良い沈澱物は方解石およびあられ石である ( 第 1 表 )．
離水部に方解石とあられ石が卓越するのは，Mg 珪酸塩
である蛇紋石が先に沈澱し , かつ蒸発によって相対的に

Ca 濃度が上昇するためであろう．
　蛇紋岩体の湧水から沈澱中の白色物質は，穂別町の鵡
川蛇紋岩体の「大崩れ」と呼ばれる大崩壊地で観察され
る（第 2 図 c）．この湧水は塊状蛇紋岩体の崩壊面のフラ
クチャーから湧出しており，降雨の後など地下水位上昇
時には湧水が白濁し , 泡状～泥状の沈澱物を生じる．こ
の沈澱物は主としてデュエライトで，ハイドロタルサイ
トやハイドロマグネサイトを伴う （第 1 表）．
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2)「コンクリ盤」の膠結物質
　蛇紋岩地帯の河川沿いには「コンクリ盤」（舟橋，
1953）と俗称される蛇紋岩礫主体の固結した礫岩がし
ばしば分布する（第 2 図 b, 第 3 図 b）．段丘面をつくる
こともある．これらは更新世末～完新世の河床堆積物（主
として固結した土石流堆積物）であり，それが膠結され
たものである（加藤・樋掛，1998）．コンクリ盤の膠結
物質は灰白色の微細な鉱物からなるが，大部分が蛇紋石

（クリソタイル，リザルダイト，デュエライト）で，一
部にハイドロタルサイトを伴う（赤岩岩体，鷹泊岩体）．
鷹泊岩体を横切る大ヌップ川（第 2 図 a, d）のコンク
リ盤の一部は比高 8—10 ｍの段丘面をつくるが，その
基質はデュエライトなどの低温沈澱性蛇紋石類主体であ
る（第 1 表，第 3 図 b）．
3) 崖錐堆積物間の沈澱物
　鷹泊蛇紋岩体を横断する大ヌップ川には微はんれい岩
類の大小の角礫からなる崖錐堆積物があり（第 2 図 d），
この基質を帯褐灰色で縞状の沈澱組織を示す半固結細粒
物質が充填している（第 3 図 c）．これはデュエライト
である（第 1 表）．なお，この微はんれい岩類はもとも
と蛇紋岩中の岩脈が崩壊したものであり，崖錐堆積物の
周囲には蛇紋岩が広く分布する．
4) 蛇紋岩地すべりの膠結物質
　占冠村市街地南のタンネナイ地すべり（第 2 図 b）は
蛇紋岩地すべりである．この地すべり堆積物は固結して
おり，膠結物質は灰白色で，ハイドロタルサイト，クリ
ソタイル，リザルダイトおよびハイドロマグネサイトか
らなる（第 1 表）．
5) 蛇紋岩と接する泥岩のフラクチャー充填物
　夕張市紅葉山の中新統滝の上層中には小規模な蛇紋岩
体がいくつか分布する．これらのうち，紅葉山南方のショ
ロマ川蛇紋岩ブロック（加藤ほか，2003；第 2 図 a, e）
は中新統滝の上層の泥岩に覆われるが，蛇紋岩体との接
触部近傍数 10 ㎝以内のフラクチャーには灰白色の蛇紋
石脈が生成している．泥岩は剪断変形をほとんど受けて
おらず，蛇紋石は偏光顕微鏡下では通常のクリソタイル
に比べればやや結晶度が低い繊維状のクリソタイル（伸
長正のγ蛇紋石）およびデュエライトで，フラクチャー
の壁から垂直に成長している（第 4 図 a）．
6) 蛇紋岩断層ガウジの膠結物質
　蛇紋岩体の破砕部の角礫の基質を灰白色～帯褐灰色の
沈澱物が充填することがある．沙流川岩体の岩内岳南方
の林道の例 ( 第 2 図 a, f) ではデュエライトなどであっ
た（第 1 表，第 4 図 b）．
7) 蛇紋岩の節理や微細フラクチャーの充填物

　塊状や葉片状の蛇紋岩に生じる節理面に沿って，灰白
色ないし帯緑灰色の粉末状の物質がしばしば充填してい
ることがある．地表付近における応力開放によると考え
られるシーティング節理やそのほかの開口節理を充填す
る（第 3 図 d）．これらの多くは蛇紋石（クリソタイル，
リザルダイト，デュエライト）であり，しばしばブルー
サイトやハイドロタルサイトなどを伴う（第 1 表）．方
解石，あられ石，ハイドロマグネサイトなどの炭酸塩鉱
物脈を伴うこともある．
２. 蛇紋岩と低温沈澱性蛇紋石類の偏光顕微鏡下の特徴
1) 一般的な蛇紋岩の特徴
　一般に蛇紋岩の薄片を観察すると，神居古潭帯では
板状のリザルダイトと繊維状のクリソタイルなどから
なるメッシュ組織を示す場合と，葉片状のアンチゴラ
イト主体の bladed-mat 組織（Maltman, 1978）ないし
interpenetrating 組織 (O’Hanley , 1996) （両者は同じ
組織を言うらしい）を示す場合がある．後者のアンチゴ
ライト主体の組織を筆者らは日本語で綾織組織と呼んで
いる． 
　また，蛇紋石を伸長負のα蛇紋石と伸長正のγ蛇紋石
に区別して記載することが伝統的に行われている（例え
ば，Francis, 1956 ; Deer et al., 1963）．これらと蛇紋
石種との対応関係についての議論もある（例えば，O’
Hanley, 1996）が，どのような生成条件の違いがある
かは必ずしも明確ではない．我々の観察に基づけば，メッ
シュ組織の格子としてのクリソタイルは，ブルーサイト

（欠く場合がある）と磁鉄鉱を伴うが，この場合のクリ
ソタイルはα蛇紋石の場合とγ蛇紋石の場合がある．ま
た，メッシュ中心のリザルダイトを取り巻く格子のクリ
ソタイル脈が２重の場合があり，一般にリザルダイトに
接する内側がαで，外側（脈の中心側）がγである．し
かし，リザルダイト・クリソタイルを生成する低温型
の蛇紋岩がアンチゴライトを生成する高温の場にもた
らされた （逆蛇紋岩化作用） と考えられている鷹泊岩体

（Igarashi et al.,1985）では，αとγの上記順序がしば
しば逆である．
2) 低温沈澱性蛇紋石類の特徴 
　いずれにしても，神居古潭帯の蛇紋岩にはこれらの蛇
紋岩組織を切る蛇紋石脈等，すなわちクラクチャー充填
物が多数認められる．そのような後生的な脈や充填物は
次のような特徴を示す蛇紋石からなる．すなわち，クリ
ソタイル単一鉱物脈（γ蛇紋石，磁鉄鉱を伴わない）（第
4図a, c），デュエライトの単一鉱物脈や角礫間充填物（磁
鉄鉱を伴わない）（第 4 図 b），縞状の沈澱組織を示すデュ
エライト～クリソタイル（γ蛇紋石）（磁鉄鉱を伴わな
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第 4 図　低温沈澱性蛇紋石の偏光顕微鏡写真 . (a) 滝の上層泥岩のフラクチャーを充填する白色蛇紋石 . これはオープンニコルの写真で
あるが , 干渉色は暗灰 , 伸長正のクリソタイル（γ -Sp）( 紅葉山南方 , ショロマ川蛇紋岩ブロック近傍 ) , (b) 蛇紋岩の断層角礫を
充填するデュエライト . 淡褐色で微細な物質の集合体 ( 沙流川岩体 ) , (c) 塊状蛇紋岩のフラクチャーを縞状に充填する低結晶度蛇
紋石と , これをさらに切るクリソタイル ( γ -Sp)　および炭酸塩鉱物 ( 赤岩岩体 )　(d) 塊状蛇紋岩中の帯状のゾーン中で , 縞状組織
を示す沈澱性の蛇紋石とブルーサイト . これにさらに縞状組織を高角に切るひび割れ状クラックに沿ってクリソタイル ( γ蛇紋石 )
が生成している ( 沙流川岩体）,  (e) 塊状蛇紋岩中の沈澱性蛇紋石脈 . デュエライトからクリソタイルへ漸移する ( 沙流川岩体 ), (f) 
塊状蛇紋岩のフラクチャーに沿う風化部（非晶質化およびコーリンガイトの生成）を切って生成するクリソタイル（γ蛇紋石）（沙
流川岩体）. [ 岩石 ] MS: 泥岩 　[ 鉱物 ] Liz: リザルダイト , Chr: クリソタイル（γ -Sp:　伸長正の蛇紋石）, Liz: リザルダイト , 
Dew: デュエライト ,　Br: ブルーサイト ,　 Cb：炭酸塩鉱物 ,　 Amo： 非晶質物質 ,　〔その他〕(FR)：フラクチャーが存在した範囲 .

い）( 第 4 図 c)，さらにこれらの蛇紋石類とブルーサイ
トが互層状に繰り返す脈（磁鉄鉱を伴わない）（第 4 図 d）
などがある．これらの脈にはまれに少量の炭酸塩鉱物を
伴うことがあり , また炭酸塩鉱物がこれらを切って生成
することがある （第 4 図 a）．デュエライト単一鉱物脈の
場合，脈にしばしば平行な縞状の沈澱組織が認められる
が，同一脈中の幅がより狭い部分でデュエライトから繊
維状のクリソタイルに漸移することがある（第 4 図 e）．

この場合，脈壁に平行な沈澱組織の縞を仮像として残し
たまま，クリソタイルが脈壁に対して垂直に成長したた
め，微細な格子模様が出現する（第 4 図 f の右下の脈）．
３．偽メッシュ組織
　蛇紋岩が風化作用を受けると，蛇紋石やブルーサイト
を交代して褐色のパイロオーライトや赤褐色のコーリン
ガイトなどの風化鉱物が生成する．これらの風化鉱物は
蛇紋石より体積の大きい含水含炭酸の鉱物であるため，
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新鮮な蛇紋岩を湿潤な大気に曝しておくと，脈などが褐
色化するとともに膨らんでくる．このように蛇紋岩は風
化作用を受けると蛇紋石やブルーサイトの変質（相変化，
相転移）による体積膨張を起こす（加藤ほか，2011）．
このことはクリープによる膨張性地山をつくることの多
い蛇紋岩の蛇紋石自体に膨潤性があるという誤解の一因
となっている．
　塊状蛇紋岩の分布域では，褐色風化を伴う低温沈澱性
蛇紋石類（± 沈澱性ブルーサイト）からなる縞状脈を高
角で切って生成する亀甲状～格子状の展張クラック (O’
Hanley, 1992 の cross-fractures) がしばしば見られる．
これは灰白色－帯緑灰白色のクリソタイル（± ブルーサ
イト）脈に充填されている（第 3 図 d）．このクリソタ
イルも風化部を切って沈澱するという産状からして低温
沈澱性蛇紋石類に違いない．蛇紋岩の風化作用が進むと，
風化鉱物の生成に加えて，初生蛇紋石が非晶質鉱物化し
てバイレフリンゼンスの低下を起こし（第 4 図 f），これ
らをネットワーク状に切って，繊維状のクリソタイル（伸
長正のγ蛇紋石）などが生成する（第 4 図 c, d, f）．こ
の脈にはブルーサイトを伴うこともある．この沈澱性蛇
紋石（± ブルーサイト）ネットワークは蛇紋岩化作用に
よって生成する組織，すなわち，かんらん岩がマントル
～地殻中で上昇したときの相対的な応力開放を反映した

メッシュ組織に似ている．しかしこのネットワークは本
来のメッシュ組織のように３次元的な広がりをもたず，
低温沈澱性蛇紋石類の縞状脈に直交して伸びるものの，
ほぼ縞状脈の板状の分布範囲に限られる２次元的な広が
りを示す．そのため，縞状脈に沿って剝離した面にのみ
メッシュ状の組織が肉眼的レベルで観察される．すなわ
ち，このネットワークは本来のメッシュ組織のフラクタ
ルな拡大版ではなく，初生鉱物を置換した蛇紋石（メッ
シュ内部のリザルダイト）を伴わない「偽メッシュ組織」

（pseudo-mesh texture）である．

低温沈澱性蛇紋石の粉末Ｘ線回折
　蛇紋石の粉末Ｘ線回折について，クリソタイル・リザ
ルダイト・アンチゴライトの回折線は互いに良く似てい
るものの，以下のような回折線によって区別できる．ター
ゲットが Cu のとき，K α線の 2 θは 35—38° に出現す
る回折線で明瞭な違いがある . すなわち , アンチゴライ
トで 35.6° (2.52 Å) ，リザルダイトで 35.9° (2.50 Å)，
クリソタイル（クリノ，オルソ) で36.6° (2.45 Å)であり，
さらに，アンチゴライトは 37.1° (2.42　Å)，オルソク
リソタイルがときに 38.7° (2.33 Å) に回折線を持つ．さ
らに，2 θがより高角では，アンチゴライトはしばしば
59.1° (1.56 Å) に独自の回折線を持つので，60.0—60.2

第 5 図　低温沈澱性蛇紋石の X 線粉末回折チャート . 上：鷹泊岩体 , 微はんれい岩質崖錐堆積物の基質 . 下：沙流川岩体 , 蛇紋
岩質角礫岩の基質 .　Chr: クリソタイル , Liz: リザルダイト , Dew: デュエライト
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° の回折線をもち，59.1° に回折線がほとんど認められな
い他の蛇紋石と区別できる．
　低温沈澱性蛇紋石類の粉末Ｘ線回折を行うと，低結晶
度のデュエライトあるいは，クリソタイル（クリノクリ
ソタイル）やリザルダイトが検出される場合がある．こ
れらの結果は，第 1 表に示しているが，ほぼ純粋な低温
沈澱性蛇紋石類を集めて分析できた例を第 5 図に示す．
第 5 図上は鷹泊岩体の微はんれい岩からなる崖錐の帯褐
灰色を呈する基質をなす沈澱物の X 線粉末回折チャー
トであり，デュエライトからなることを示す．同図下は
沙流川岩体の塊状蛇紋岩の節理を充填する灰白色沈澱物
で，クリソタイルとリザルダイトからなることを示す．
鷹泊岩体のデュエライトと沙流川岩体のクリソタイル・
リザルダイトは鏡下では，ともに 400 倍程度にしても結
晶が識別できない低結晶度の物質である．ただし，走査
型電子顕微鏡下数千倍－１万倍で観察すると，後者の場
合，クリソタイルの繊維状結晶が認められる．Nishiki 
et al., (2020) は赤岩青巌峡の蛇紋岩片からなる崖錐堆積
物の膠結物質が低結晶度のクリソタイル（クリノクリソ
タイル）であることを，マイクロラマン分光や透過型電
子顕微鏡を用いて明らかにした．これはおそらく偏光顕
微鏡的にはデュエライトと記載される物質であるが，こ
こでは沈澱性のリザルダイトは確認されていない .

　第 5 図に示すように，デュエライトの回折線はブロー
ドながら，クリソタイル・リザルダイトの回折線と大略
一致する .　しかし，後述するように両者では化学組成
がやや異なる．すなわち，デュエライトは蛇紋石に成長
する低結晶度物質のほかに回折線の出ない非晶質物質を
混入しているらしい．デュエライトは国際鉱物学連合に
正式に認められた鉱物名ではなく，低結晶度蛇紋石とタ
ルク様鉱物の混合物である（牧野，1998) という見解が
あるが，これについては次章で検討する．

低温沈澱性蛇紋石類の化学組成
　低温沈澱性蛇紋石類のうち，均質で分析に必要な量が
採れる鷹泊岩体の微はんれい岩質崖錐の基質であるデュ
エライトの全岩化学分析を ICP 発光分光分析で行った

（第 2 表）．第 2 表には，比較のために，日本国内から報
告されているデュエライトやこれに近いと考えられる鍾
乳石状蛇紋石（渋谷ほか，1980），クリソタイル，タル
クおよびヒシンゲライトの分析値も示す．また，デュエ
ライトの EPMA 分析を，この試料および断層ガウジの基
質（沙流川岩体），段丘堆積物の基質（鷹泊岩体）を構
成するものについて行った（第 3 表）．第 3 表にはまた，
神居古潭帯の塊状蛇紋岩中の磁鉄鉱ダストを伴わない脈
状のクリソタイル（No.10；沙流川岩体）および蛇紋岩

第 2 表　日本に産するデュエライト , クリソタイル , タルク ,　およびヒシンゲライトの化学分析値



35

総合地質　5神居古潭帯周辺における蛇紋石の沈澱現象と低温蛇紋岩化作用

化作用によって生成した蛇紋石（沙流川岩体および鷹泊
岩体）の分析値を合わせて示す．
全岩化学分析と粉末 X 線回折の結果を総合すると以下の
ことが言える．今回分析したデュエライトは，クリノク
リソタイルおよびリザルダイトに近い X 線回折パターン
を示す低結晶度の蛇紋石が主成分である．このデュエラ
イトは良結晶度の蛇紋石に比べて Si に富み，Mg に乏し
い． Al と Fe は同様か若干富む . したがって，デュエラ

イトが蛇紋石に加えて蛇紋石より Mg には乏しいが， Si
に富むタルク成分を混入するという考え（牧野，1998）
も成り立つ．しかし，蛇紋石の結晶水は 13—15 % なの
で，LOI 24.8 % ( 第 2 表 ) が H2O (-) を含むとしても大
きすぎる．タルクは結晶水を 5 % 程度しか含まないこと
や，粉末 X 線回折でタルクの回折線がまったく認められ
ないことを考えると，やはりタルクそのものが混在して
いるとは考えにくい．混在物質は非晶質物質で，クリソ
タイルより Si に若干富み Mg に乏しく H2O の多い物質，
例えばヒシンゲライト［Fe2Si2O5・(OH)4・2H2O］の Fe
を Mg に置き換えたような物質である可能性が考えら
れる．あるいは，化学組成的には Wenner and Taylor 
(1974) やこれを引用した O’Hanley (1996) が考えてい
るように，蛇紋石とモンモリロナイト鉱物 ( のサポーナ
イト ) の混合物であっても，Si に若干富み Mg に乏しく
H2O の多い物質という条件を満たすので良いかもしれな
い．ただしこの場合も上記の X 線回折チャートにはモン

第 6 図　神居古潭帯の蛇紋岩に含まれる蛇紋石類の Fe 含有量
の比較 . リザルダイトークリソタイルからなるメッシュ組織を
つくる蛇紋岩化作用で磁鉄鉱が生成するが , これらの蛇紋石を
置換して生成する累進的なアンチゴライト化においても磁鉄鉱
を生成し , アンチゴライトの鉄含有量はさらに低くなる . 低温
沈澱性のクリソタイルやデュエライトの鉄含有量は分析手法の
違いによる誤差を考慮しても , 幅広い組成範囲を持つ . Liz: リ
ザルダイト (m: メッシュ中心 , b: バスタイト ), Chr: クリソタ
イル ( メッシュ格子 ),  Ant: アンチゴライト , P-Chr: 低温沈澱
性クリソタイル , Dew: デュエライト . WDS, EDS および ICP
はそれぞれ WDS, EDS および ICP-AES.

第 7 図　蛇紋岩地域の水のトリリニアーダイアグラム（水落ほか , 2004).　日本の蛇紋岩地域の水は Mg-HCO3 タイプである .　カ
リフォルニアの海岸山脈には Mg-HCO3 タイプに加え , Ca-OH タイプが知られている . トンネル内湧水は神居古潭峡谷の神竜トンネ
ルのデータで , Ca-OH タイプであるが , コンクリートを通過した水であるため Ca 濃度が高くなったものと考えられる . 1) 水落ほか 
(2004), 2) 野地 (1981), 3) Barnes and O’neil (1969).
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モリロナイト鉱物の回折線は確認できない．
　この鷹泊岩体の微はんれい岩質崖錐堆積物の基質をな
すデュエライト集合体（061206-1）はマグネットペン
を近づけても，蛇紋岩のように反応しない．したがって，
微粒の磁鉄鉱を含まないか，含んでいてもきわめて微量
であろう．この全岩化学分析値（ICP）は全 FeO 2.4 %（第
2 表）で，EDS 分析では全 FeO 3.1-3.5 % である．しか
し，いくつかの低温沈澱性蛇紋石類を EDS で分析した
ところ，全 FeO 含有量は 2.9—6.2 % と組成幅が大きく，
神居古潭帯のメッシュ組織をつくるリザルダイトやクリ
ソタイルの全 FeO 含有量の範囲をカバーする（第 6 図）．
低温沈澱性のクリソタイルについては EPMA (WDS) 分
析値が 1 個で，初生のリザルダイトやクリソタイルに比
べ FeO 含有量が少ないように見える（第 6 図）．しかし，
低温沈澱性のクリソタイル脈は灰白色から帯緑灰色のも
のまでがあり，実際の Fe 含有量は蛇紋岩化作用に伴っ
て生成するクリソタイルより，組成幅に富む可能性があ
る．

考　察
１．蛇紋岩体周辺の湧水と水質
蛇紋岩地域の地下水・湧水は世界的には Mg2+-HCO3

- タ
イプ（以下 Mg-HCO3 タイプ）と Ca2+-OH- タイプ ( 以下
Ca-OH タイプ ) に区別でき，後者の組成の水は現在蛇紋
岩化作用が起こっている岩体で生成すると考えられてい
る (Barnes and O’Neil, 1969; Barnes et al., 1978)．
　神居古潭帯を含む日本各地（野地，1981；水落ほか，
2004）およびカリフォルニアの海岸山脈 (Barnes and O’
Neil, 1969) の蛇紋岩分布域における地下水，湧水およ
び河川水の組成領域を第 7 図に示す．
 これらを含め，日本国内ではトンネル湧水を除けば，
Mg-HCO3 タイプのみが知られ，確実な Ca-OH タイプは
認められない（トンネル内湧水はコンクリートの壁から
染み出すためセメント成分が溶出し，Ca2+ や SO4

2- に富

み，pH は 8—10 である）．ここで，このような蛇紋岩
地域の河川水が湧水に比べて Mg に乏しく，Ca が相対
的に多いことに注意したい．Mg が何らかの形，例えば
低温沈澱性蛇紋石類や , 低温沈澱性ブルーサイト，ハイ
ドロマグネサイト，ハイドロタルサイトなどとして固定
された可能性を示すからである．
　 一 方，Ca—OH タ イ プ の 水 は オ マ ー ン (Barnes et 
al.,1978；佐藤ほか，2001) や，アメリカ西海岸（Barnes 
and O’Neil, 1969 , 1971;  O’Neil and Barnes, 1971）
その他から報告されている．それらは pH が 11—12 の
高アルカリ性であり，かつ非常に還元的（Eh= —50
～—840 mV）である（佐藤ほか，2001;　安楽ほか，
2017）．
２．低温沈澱性蛇紋石の安定条件
　Hemley et al. (1977) は熱力学平衡計算によって作成
した Mg—SiO2—H2O 系の相図において，常温・常圧（25 
℃ , 1bar）で，Mg に富み Si にやや乏しい水溶液からク
リソタイルやブルーサイトが生成可能であることを示し
た．クリソタイルは常温でも準安定に生成し得るといわ
れる（Evans, 2004）．
　秋田・佐藤（2001）は オマーン・ オフィオライトの
高アルカリ泉の湧出に関連して，熱力学データを用いて
地表水とかんらん岩の相互作用の検討を行った．その結
果，かんらん石―水反応だけでなく，直方輝石・単斜輝
石との反応を高めることで Ca イオンが溶出し，実際に
観察されるような pH 11.5 まで上昇することを明らか
にした．また，この反応に伴ってクリソタイルやブルー
サイトが晶出し得ることや，そのために水には Mg2+ や
SiO2 （aq）が増加することを示し，これらが著しく低温
での蛇紋岩化作用の結果であるとした．
　Okamoto et al. (2006) は，やはり熱力学的平衡計算
によって Mg-Si-CO2 系の相図を作成した（第 8 図）．こ
れによると，CO2 分圧 , Mg2+ や Si (aq) イオンの濃度に
よって異なるが，15-25℃の常温においてクリソタイル，

第8図　Mg-Si-CO2系の相図(Okamoto 
et al.,  2006).　ブルーサイト , 蛇
紋石の溶解と pH 変化による沈殿
物を示す相図 . CO2 分圧 , Mg2+ や
Si (aq) イオンの濃度によって異な
るが , 15-25℃の常温においてクリ
ソタイル , ブルーサイトなどの安
定領域が存在する .　黒丸はブルー
サイトやクリソタイルが溶解する
時の液組成と pH の変化を計算し
た点 .
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ブルーサイト，アルチニー石，ハイドロマグネサイト，
タルクなどの安定領域が存在する．CO2 分圧が低ければ，
クリソタイルやブルーサイトが安定である．また，15℃
での CO2 との中和反応に伴うブルーサイトや蛇紋石の
溶解による pH の上昇と , それに伴う沈殿物が検討され
た . これによるとブルーサイトも蛇紋石もともに溶解す
る場合には , pH の上昇に伴いタルク，ネスケホナイト，
ハイドロマグネサイト，アルチニー石等が晶出するが，
最終的にクリソタイルやブルーサイトの安定領域に入っ
て，pH は 10 程度が上限となることを示した .

　Nishiki et al. (2020) は赤岩青巌峡の蛇紋岩地すべり
に伴う沈殿物や湧水の研究を行った . 湧水と表流水の混
合は高 Si 活動度をもたらし，天然の M-S-H (magnesium 
silicate hydrate) が沈澱する . この理解のために，Mg-
Si-H2O，Ca-Si-H2O，Mg-CO2-H2O お よ び Ca-CO2-H2O
系それぞれの熱力学的な安定図が作成された .　そこで
は常温（25℃）のアルカリ性環境で，M-S-H としてク
リソタイルが生成可能で，Ca や CO2 が加わる環境では
アラゴナイトも生成可能であることを示した .　
　水落ほか（2004）は，本論文で記載した低温沈澱性蛇
紋石類を含む試料（岩内岳近傍の蛇紋岩 : 061005，赤岩
青巌峡のコンクリ盤基質：061104-1，同湧水の沈澱物：
061104-5，鷹泊岩体の崖錐礫間充填物：061206-1，同
崖錐間充填物のアラゴナイト： 061205-2）その他の水
素・酸素同位体分析を行い，以下のような結果を得てい
る．岩内岳近傍の新鮮な蛇紋岩（IW）はδ 18O = +5.7 
‰，δ D = —116 ‰を示し，δ 18O = +1 ～ +9 ‰の値
を示すアルパインタイプの蛇紋岩に近い．これに対して
鷹泊岩体の微はんれい岩からなる崖錐を充填するデュエ
ライト（TD (Dew)）や沙流川岩体の蛇紋岩破砕部の角
礫充填物であるパイロオーライト（含水 Mg 炭酸塩： IW 
(Pya)）は，δ 18O = +10 ～ +13 ‰と高い値を示す．こ
れらは O’Neil and Barnes (1971) によるほぼ常温で生
成したデュエライトの領域に近い（第 9 図）．鷹泊岩体
での湧水 ( 湧水 TD：δ 18O= —11.5‰ ) とデュエライト

（TD(Dew)：δ 18O = +10.4 ‰）の酸素同位体分別につ
いて Zheng (1993) の式を用いれば，デュエライトの生
成は約 16 ℃と推定される（水落ほか，2004）． 

第 9 図　蛇紋岩関連の鉱物と水のδ D- δ 18O 図 ( 水落ほか , 
2004). IW: 岩内岳  TD: 鷹泊  AK: 赤岩  Pya: パイロオー
ライト  Dew: デュエライト  L-C: リザルダイトークリ
ソタイル  A: アンチゴライト .　各エリアは O’Neil and 
Barnes (1971) を O’Hanley (1996) が修正 . 北海道のデー
タは水落ほか (2004).

第 4 表　蛇紋岩片を主とする世界各地の堆積物の特徴と膠結物質のタイプ .
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３．蛇紋岩質堆積物の膠結物質
　世界各地の蛇紋岩地帯の第四系地表面堆積物を比較し
た（第 4 表）．これらは，河床堆積物，段丘堆積物，地
すべり堆積物，崖錐堆積物の違いはあるが，いずれも蛇
紋岩礫が主体または周囲が蛇紋岩体であるという共通
性を持つ . それらの基質は，神居古潭帯のもので蛇紋石

（不良結晶度蛇紋石，クリソタイル）が主体（リザルダ
イトについては偏光顕微鏡下では確認されておらず，粉
末 X 回折のみの確認なので， 混入を含めて今後の検討が
必要）で，ハイドロタルサイトやハイドロマグネサイト
を伴うのに対し，オマーンでは方解石が主体（Morishita 
and Arai, 1999），カリフォルニアでは方解石やあられ
石が主体で少量のドロマイトを伴う（Barnes and O’
Neil, 1969）．オマーンでは当初あられ石も存在したが，
続成作用で方解石に転移した可能性が指摘されている

（Morishita and Arai, 1999）．ニュージーランドでは方
解石・あられ石などが卓越する場合と蛇紋石が卓越する
場合があることが注目される（Craw et al., 1987）．こ
れらの違いは後述するように蛇紋岩中で涵養される地下
水の水質の違いに支配されていると考えられる．
４．湧水タイプと沈澱物
　次に，蛇紋岩体からの湧水のタイプとこれに伴う沈殿
物について比較する（第 5 表）．

　Mg—HCO3 タイプの湧水は神居古潭帯のほか，オマー
ンやカリフォルニアの湧水の一部に認められている . こ
のタイプの湧水は pH 7.8 ～ 10.1 （アルカリ性），Eh ＋
158 ～—112mV（酸化的～還元的），水温は 6 ～ 30 ℃

（一般に低いが低緯度地方ではときに高い）である．Mg-
HCO3 タイプの湧水に伴う沈殿物は今回記載したように，
クリソタイル・低結晶度蛇紋石類（デュエライト）が主
体で，ハイドロタルサイトやハイドロマグネサイトを伴
うことがある . 離水部では方解石やあられ石も認められ
た . これは地下で蛇紋岩化作用がすでに停止しているた
め，地下水に Ca が供給されず，Ca イオンが少ない一方，
蛇紋石やブルーサイトの溶解によって Mg イオンに富ん
だためと考えられる． 
　一方，Ca-OH タイプの湧水は pH 10.7 ～ 12.6（強
アルカリ性），Eh—50 ～—840 mV（還元的）， 水温は
11 ℃～ 38 ℃（一般に高い）である．オマーンでは水
素およびメタンガスを伴う． Ca-OH タイプの湧水の存
在は，それをもたらす超苦鉄質岩体で現在蛇紋岩化作用
が進行中である証拠と考えられ（Barnes et al, 1978；
秋 田・ 佐 藤，2001； 佐 藤 ほ か，2004; Kelemen and 
Matter, 2008），水素やメタンの発生（Chamberlain et 
al., 1965；Neal and Stanger, 1983）はそれを支持す
る．北緯 30 度の大西洋中央海嶺西方からあられ石・方

第 5 表　世界各地の蛇紋岩体からの湧水のタイプと沈殿物の構成鉱物
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解石・ブルーサイトからなるチムニーが発見され，pH 9
～ 11，水温＜ 40 ～ 90 ℃の低温熱水と水素，メタンガ
スをともなうことが報告された（Kelley et al., 2005）．
著者らも示唆しているが，地下で蛇紋岩化作用が起こっ
ており，Ca-OH タイプの湧水が生産されている可能性が
高い． 
５．低温蛇紋岩化作用の条件
　それでは，地球上で蛇紋岩化作用が起こる条件はどの
ように考えればよいであろうか？ 第 6 表は現在蛇紋岩
化作用が起こっていると考えられる地域と，すでに停止
していると考えられる地域とを比較したものである . こ
の表は，現在蛇紋岩化作用が起こっている岩体の存在す
る位置が，緯度とそれに伴う年平均気温に関係してい
る可能性を示している．蛇紋岩化作用の可能性を示す
Ca—OH タイプの湧水は，ボスニア・ヘルツェゴビナの
Kulasi を除けば，35° 以下の低緯度地方，すなわち年平
均気温が 20 ℃以上（最高気温 26—35 ℃）の地域に見
られる．これに対し，すでに蛇紋岩化作用が停止してい
ると考えられる北海道やニュージーランドは 42—45° の
中緯度にある . すなわち，年平均気温が 8—10 ℃ （最高
気温 14—21 ℃）である．しかし，Kulasi の例外もあり，
そう単純ではない．
　第 10 図は横軸に温度を，縦軸に深度をとった図で，
蛇紋岩化作用と蛇紋石の低温沈澱現象の起こる条件を示
す概念図である．一般に地殻浅部の地下地温は地表の基
準温度（年平均気温に近似）とその地域の地温勾配から
推定できる．神居古潭帯以外の地温勾配が不明なので，

仮にこれと同様の 2—3 ℃ /100m と仮定してみる．蛇紋
岩化作用の下限温度を O’Hanley (1996 ) に従って 40 ℃
とすると，低緯度地方の超苦鉄質岩体は基準温度が高い

（例えば，オマーンは約 30 ℃）ので，当然地下浅部で蛇
紋岩化作用を起こしやすい．これに対して，中－高緯度
地方ではかなり深部でなければ蛇紋岩化作用が起こらな
い．例えば，神居古潭帯では地温勾配が 2—3 ℃ /100m

（北海道立地下資源調査所，1995）なので，これを 2.5 
℃ /100m，基準温度を 8 ℃とすれば，地温が 40 ℃にな
る深度は 1,280m となる．ところが，神居古潭帯の超苦
鉄質岩は付加体の一部を構成し , かつナップテクトニク
スを受けているため，岩体の鉛直方向の厚さは一般に薄
く，一般にはこの深度まで分布している可能性は低い．
しかし例えば , 初生鉱物を残す大岩体である沙流川岩体

（岩内岳かんらん岩体を含む）は低角のへい入形態をも
ち，最大部で厚さ約 1,600m と考えられている（加藤，
1978）．したがって，最深部で蛇紋岩化作用が進行して
いることも考えられるが，その可能性は低い．なぜなら
ば , ナップ状岩体のコア部に新鮮部を残し，その上位と
下位は蛇紋岩化作用が著しく進んでいて初生鉱物をほと
んど残していない可能性が高いからである．また，鷹泊
岩体は低角のへい入形態を持つ塊状岩体で，連続的な水
平分布が 6 km に及ぶ（Igarashi et al., 1985）ので，深
部で地温が 40 ℃に達する部分が存在する可能性が高い . 
しかし，この岩体でも，これまで Ca—OH タイプの湧水
など蛇紋岩化作用が進行中である証拠は認められていな
い．鷹泊岩体を基盤とする比高約 10m の段丘堆積物を

第 6 表　蛇紋石の低温沈澱現象および蛇紋岩化作用が現在起こっている地域の緯度・気温・降水量と湧水のタイプ
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含めて，第四紀の堆積物の膠結物質は低温沈澱性蛇紋石
類が主体であるので，少なくとも完新世以降は蛇紋岩化
作用が停止し（深部では初生鉱物がすべて蛇紋石化？），
Mg-HCO3 タイプの湧水が供給されていたと考えられる．
一方，現在蛇紋岩化作用が進行中のオマーンやカリフォ
ルニアでは , 沈殿物が方解石・あられ石主体である（第

6 表）のに対応して，段丘堆積物の膠結物質もカルシウ
ム炭酸塩が主体である（第 5 表）．すなわち，ここで取
り上げた各地域の例では，蛇紋岩化作用の進行や停止に
ついて , 少なくとも完新世に入って以降は同じ状態が維
持されているといえる．なお，ボスニア・ヘルツェゴビ
ナの岩体は中緯度地方にあるが，岩体が厚いか地温勾配

第 10 図　低温沈澱性蛇紋石類の生成と蛇紋岩化作用の起る深度―温度の概念図
　基準温度 ( 地表付近の平均地温 ) が , 例えば神居古潭帯のように 8℃の地域と , 低緯度の 28 ℃の地域では蛇紋岩化作用の起こりえる

深度が大きく異なる . 例えば地温勾配を同じ 2.5 ℃ /100 m と仮定したとき , 蛇紋岩化作用（Ca2 ＋が発生）が起るには 40 ℃以上
が必要なので , 前者では深度 1280  m 以深 , 後者では深度 480 m 以深の条件が必要である . そのため , 低緯度で比較的厚い超苦鉄
質岩体では蛇紋岩化作用により Ca2 ＋濃度の高い熱水が生産され , かつ地表にもたらされやすい . 付加体に組み込まれている日本の
超苦鉄質岩体は岩体が薄い上に , 蛇紋岩化作用が進んでいるため , 多くの超苦鉄質岩体では蛇紋岩化作用がすでに停止していて ,　
地下水の組成は蛇紋石やブルーサイトの溶解によって Mg2 ＋イオンなどが多くなっている .

　岩体の底部付近のテクトニックコンタクト周辺は破砕部の孔隙を熱水が循環するので ,　蛇紋岩化作用が進んで初生珪酸塩鉱物が消
失するため , それ以上蛇紋岩化作用は進み得ない .　
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が高いため，蛇紋岩化作用が進行中である可能性が考え
られる．
　これらを総合すると， 蛇紋岩化作用が起こるためには，
次の３条件を同時に満たす必要があると考えられる： ① 
蛇紋岩化作用が完了しておらず初生鉱物のかんらん石や
輝石が残存している，② 蛇紋岩化作用の起こりうる深度
に地下水が十分に供給される，③ 約 40 ℃と考えられる
蛇紋岩化作用の下限温度を上回っている． 
　低温蛇紋岩化作用に必要な水の起源は主として天水で
ある．天水は開口フラクチャーに沿って地下水として浸
透するが，深部ほど圧力の増大やフラクチャーの沈殿物
による充填によって孔隙率が減少するので，地下水の量
はしだいに減少する．変形しやすい蛇紋岩はとくにその
傾向が強い．すなわち，深部になるほど天水を使っての
蛇紋岩化作用は起りにくくなる .
　蛇紋岩化作用の下限温度に達しやすい条件は，①年平
均気温が高い比較的低緯度地方の岩体であるか，②地下
深部まで分布する厚い岩体であるか，③地温勾配が高い
岩体であるか，のいずれかである . したがって，例えば
オマーンのかんらん岩体では，日中に 40 ℃を超える季
節もあるであろうが，このとき岩石表面に水はほとんど
無い．まれに降雨があれば， 今度は表面温度が 40 ℃を
切る．したがって，一般に地表で蛇紋岩化作用が起こる
ことはほとんどないと考えられる．
６．低温沈澱性蛇紋石の認識と意義
　蛇紋岩中の低温沈澱性蛇紋石類は，肉眼的に通常の蛇
紋石よりも一般に白っぽく，白色，帯緑灰色，帯褐灰色
などを呈する．これらのうち低結晶度の蛇紋石はデュエ
ライトに相当するが，デュエライトはこのほか赤褐色な
どを呈するとされる（Lapham, 1961）．実は冒頭で述べ
たピクロライトは塊状や縞状でフラクチャーを充填する
ことからみて，少なくともその一部はデュエライトなの
であろう． O’Hanley (1996) はフラクチャーを充填する
塊状の物質がピクロライトとクリソタイルであり , 縞状
の物質をγ - 蛇紋岩脈としている．白色の低温沈澱性蛇
紋石は Ca 炭酸塩と間違えやすいが，当然ながら希塩酸
の塗布では発泡しない．肉眼観察上はその特徴を端的に
示すため，低温沈澱性蛇紋石の可能性を示す蛇紋石とし
て「白色蛇紋石」（white serpentine）と記載される可能
性もあるが , これは当然ピクロライトと同様にフィール
ドネームである．蛇紋石が肉眼的に緑色を帯びるのは 2
価の Fe が多いためであるが，低温沈澱性蛇紋石類は先
に述べたように， 全 Fe については非常に少ないものか
ら蛇紋岩化作用で生成した蛇紋石と同様に多いものまで
がある . 褐色を帯びるデュエライトは Fe3+/Fe2+ 比が高

いのであろう．また，結晶が微粉状の場合，並置混色効
果により灰色，すなわち白味が強調されるとも考えられ
る．
　低温沈澱性蛇紋石類は岩体の破砕部や，応力開放に
よって形成されると考えられるシーティング節理や亀甲
状の節理を含むフラクチャーを充填することがある．約
300℃以下の低温の蛇紋岩化作用で生成した蛇紋石と低
温沈澱性蛇紋石類が示す鏡下での特徴は，次のようにま
とめられる．
1) かんらん石を交代して系統的にメッシュ組織が生成し
ているとき，かんらん石を置換した板状リザルダイトと
セットで格子状に生成したフラクチャーを充填するクリ
ソタイルは蛇紋岩化作用の産物である．このクリソタイ
ルは伸長負 ( α ) の場合と正 ( γ ) の場合がある．この場
合一般にリザルダイトにもクリソタイルにも磁鉄鉱ダス
トを伴う 
2) 格子部分のフラクチャーはさらに広がって中心部に別
のクリソタイル，微粒のリザルダイトやブルーサイトが
生成することが多い．この場合 , 磁鉄鉱ダストを伴う場
合とそうでない場合がある．蛇紋岩化作用によってかん
らん石や輝石が消費されて蛇紋石が生成すると磁鉄鉱が
生成される（Coleman, 1971 など）．すなわち，磁鉄鉱
が生成していない場合は低温沈澱性蛇紋石類や同ブルー
サイトの可能性が考えられる．
3) 低結晶度蛇紋石類やクリソタイル（± ブルーサイト）
からなる縞状の沈澱組織を示すものは、低温沈澱性であ
る．磁鉄鉱を伴わない．
4) 他の組織を切って生成するクリソタイルの少なくとも
一部は低温沈澱性である．その明白な例は，風化鉱物で
あるパイロオーライトやコーリンガイトあるいは風化作
用で非晶質鉱物化した蛇紋石を切って , 新鮮なクリソタ
イルないし低結晶度蛇紋石類脈が生成する場合である . 
また，低結晶度蛇紋石等からなる縞状の沈澱組織をさら
に切るクリソタイル脈は当然低温沈澱性である．磁鉄鉱
を伴わない．
 　今回の観察からはこれらの低温沈澱性と考えられるク
リソタイル脈はすべて伸長正のγ蛇紋石（X 線との対応
を考えればおそらくクリノクリソタイル）であった．な
お，低温沈澱性蛇紋石類脈の中で不良結晶度から良結晶
度へ漸移することがある（第 4 図 e）．Lapham (1961)
はあられ石を交代するデュエライトがコアの不良結晶度
からリムの良結晶度・繊維状（クリソタイル？）に成長
することを報告しているので ,　類似の現象が普遍的に
存在するようである．
　ここでの議論を総合すると , 蛇紋岩化作用下限温度付
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近の超苦鉄質岩について，第 11 図に示すように産状 (a，
b) に基づいて c に示す概念図を描くことができる . この
図の母岩は比較的低温での蛇紋岩化作用で生成した置換
性のリザルダイト（+ 磁鉄鉱）および沈澱性のクリソタ
イル（± ブルーサイト + 磁鉄鉱）からなり，蛇紋岩化作
用が未完了で，初生のかんらん石や輝石を残している半

ば蛇紋岩化した超苦鉄質岩である . これに対し，中央部
はこの母岩のフラクチャーに生成した沈澱性の蛇紋石等
の脈である .　
　一般に，かんらん岩の蛇紋岩化作用の段階 ( 吸水発熱
反応，初生鉱物の蛇紋石等への置換やフラクチャーへの
蛇紋石・ブルーサイト・磁鉄鉱の沈澱，Ca や H2 の排

第 11 図　複合蛇紋石バンド
a)	 岩内岳南側林道沿いのボーリングコアにおける複合蛇紋石バンド
　ハルツバージャイト質蛇紋岩でかんらん石や直方輝石が残存している (RITE 3 号孔 深度 32.5m)
b)	 同上サイト .　複合蛇紋石バンド中の偽メッシュ組織が明瞭な切断面 . ダナイト質蛇紋岩でかんらん石が残存している (RITE 1 号孔 

深度 19.6m) 
c)	 複合蛇紋石バンドの概念図（加藤ほか ,2007a を一部改変）.
①	 , ②は写真の同番号に対応 .

蛇紋岩化作用がまだ続いている半ば蛇紋岩化した超苦鉄質岩にフラクチャーが形成され , そこを約 40℃以上の地下水（低温熱水）
が通過すると , その周囲の母岩の完全蛇紋岩化が進み ,  Ca-OH タイプの低温熱水が放出される . この温度を下回る条件になると完
全蛇紋岩化前線を残して蛇紋岩化作用が停止する . こうして完全蛇紋岩化バンドが形成される . この後にフラクチャーを通過する
地下水は Mg-HCO3 タイプとなり Si も伴うため ,  低温沈澱性蛇紋石類などが縞状に沈澱し , しばしば褐色に風化作用を受ける . ま
た ,  この縞状部に直交するひび割れ状の展張クラックが発生し ,  これをさらに低温沈澱性蛇紋石類が充填する . これら 2 種の低温
沈澱性蛇紋石類（や縞状脈のブルーサイト）は蛇紋岩化作用の産物ではない .
蛇紋岩化による完全蛇紋岩化バンドと低温沈澱現象の産物である 2 つの産状の蛇紋石等は全体として一つのゾーンを構成するので、
複合蛇紋石バンドと呼ぶ . このバンドは弱面であるので剝離しやすく , 偽メッシュ組織が現れやすい .
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出，Ca-OH タイプ熱水の生成）では，かんらん岩の地
殻中での上昇による相対的応力開放によって，顕微鏡ス
ケールで 3 次元的に拡がるフラクチャーが生成し，かん
らん石や輝石の置換によるリザルダイト等の生成とフラ
クチャーに沈澱するクリソタイル等の生成が同時に進行
する . このようにしてメッシュ組織が形成される . この
半ば蛇紋岩化した超苦鉄質岩体がさらに上昇し，浅部に
至り，約 40 ℃の蛇紋岩化作用の下限温度を下回ると蛇
紋岩化作用が停止し，Ca が系外へほとんど溶出しなく
なるため，地下水は Mg-OH タイプに変化する .　また，
地表近傍での応力開放により，フラクチャーが 2 次元的
な拡がりをもって生成する .　風化作用の影響圏で初生
蛇紋石やブルーサイトの非晶質鉱物化・溶解や，パイロ
オーライト，コーリンガイトなどの風化鉱物による置換
が起こる .　一方，このような風化部を切るフラクチャー
には縞状沈澱組織を示す蛇紋石類，ブルーサイトなどの
沈澱が起こり，また，これをさらに切る展張クラックに
クリソタイル（ときにブルーサイト）が沈殿する . 半ば
蛇紋岩化した超苦鉄質岩にしばしば認められる複合蛇紋
石バンド，すなわち，2 タイプの低温沈澱性蛇紋石類脈
とこれらがつくる偽メッシュ組織や母岩の完全蛇紋岩化
バンド（加藤ほか，2007a，b）は，蛇紋岩化作用下限
温度周辺のイベントを示している　( 第 11 図 c).　
　O’Hanley (1992, 1996) は第 11 図 c と見かけがよく
似た産状の概念図を示しており，筆者らと同じ現象を観
察している可能性が高い . そこでは第 11 図 c の「塊状
蛇紋岩」の部分が “peridotite” で，「縞状沈澱性蛇紋石類」
の部分が（完全に蛇紋岩化した）“serpentinite” とされ，
後者にくさび状に表面から刺さりこむ “cross-fracture”
が描かれている．彼はこの図を発展させて serpentinite 
と cross-fracture が 立 体 的 に peridotite を 取 り 囲 み，
peridotite をコアストーン状に残す kernel pattern を示
した．そこではこの概念に基づいて蛇紋岩化作用による
体積増加の説明を行っている．しかし，この議論は事
実誤認に基づいているという点で支持できない．そも
そ も O’Hanley (1992, 1996) の serpentinite と cross-
fracture のゾーンを構成する鉱物は O’Hanley (1996) が
自ら風化作用の産物なので蛇紋岩化作用と区別すべきと
した鉱物そのものなのである．Kernel pattern がそこで
示されている内容であるとしても，地表近傍の応力開放
ゾーンに限られるであろう．この範囲で開口亀裂の生成
とこれを埋める低温沈澱性蛇紋石等の生成による蛇紋岩
の体積増加が起こる．実はこれに前後して褐色のパイロ
オーライトや赤褐色のコーリンガイトの生成による相変
化による体積増加も起こる（加藤ほか，2011）．これら

の前の本来の蛇紋岩化作用による体積増加は超苦鉄質岩
の上昇による等方的な応力開放でできる 3 次元的な拡が
りを持つ格子状のメッシュ組織との関連で議論する必要
があり，O’Hanley (1996) がレビューしたようにすでに
多くの研究がある．
　ここでは「蛇紋岩」であっても，必ずしも本来の蛇紋
岩化作用に伴って生成した蛇紋石等のみからなるとは限
らないという見解を示した．すなわち，部分的ないし完
全に蛇紋岩化した超苦鉄質岩のかんらん石，輝石，初
生蛇紋石やブルーサイトが地表近傍で地下水に接触して
溶解し，この溶液から低温沈澱性蛇紋石等が生成し , 一
定の割合を占めるようになることがあるということであ
る．沙流川岩体の半ば蛇紋岩化した超苦鉄質岩のボー
リングコア（RITE 1 号孔）について予察的にモード測
定を行った結果，低温沈澱性蛇紋石等はダナイト質塊
状蛇紋岩で 15.3 %，ハルツバージャイト質塊状蛇紋岩
で 10.6 % であった．葉片状蛇紋岩は塊状蛇紋岩に比べ
てしばしばクリソタイルが卓越することが知られている
が，これには磁鉄鉱を伴わない低温沈澱性蛇紋石として
生成しつつ変形したクリソタイルがしばしば含まれる．
これは蛇紋岩化作用停止後に起こったテクトニックある
いはノンテクトニックなせん断面の形成に伴う現象と考
えられる．
　したがって，超苦鉄質岩の蛇紋岩化作用と低温での蛇
紋石類の沈澱現象を区別して記載し，空間的・時間的な
意味を検討するならば，超苦鉄質岩のかかわるテクトニ
クスに一定の制約条件を与えることができるだろう．
　また，複合蛇紋石バンドは弱面を形成するうえに風化
作用に伴う相変化による膨張性もあり，超苦鉄質岩体の
ノンテクトニックな変形に果たす役割が大きく（加藤ほ
か , 2011），防災地質学的に注目する必要がある .
　さらに，蛇紋岩化作用が地下で進行中であるか否かに
関わって，沈澱しやすいのがあられ石や方解石の Ca 炭
酸塩であるのか，低温沈澱性蛇紋石やブルーサイトの
Mg 鉱物であるのかを決める湧水組成の違いが生じる．
このことは近年研究されているように，炭酸塩の超苦鉄
質岩への鉱物固定に対する判断の根拠となる．
　ニッケル鉱床として近年開発されつつある蛇紋岩ラテ
ライトの研究にとっては , Ni の地表直下への濃集過程に
関し，著しく進行する風化作用の一方で，低温沈澱性の
蛇紋石やブルーサイトが生成・分解することを考慮する
必要がある．
　健康に重大な被害を与えるアスベストとして挙動する
クリソタイルは蛇紋岩のクリソタイルの中でも一部であ
るらしい（加藤ほか，2008）が , 結晶度の低い低温沈澱
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性のクリソタイルはアスベストとして挙動する可能性が
低い．

おわりに
　蛇紋岩の名前の由来となったと考えられる肉眼レベル
のメッシュ状の構造は , 教科書に示されるリザルダイト
とクリソタイルからなる本来の三次元的に認められる
メッシュ組織とは似て非なるもので , 偽メッシュ組織で
ある．この偽メッシュ組織は蛇紋岩化作用停止直前から
地表近傍の風化作用の及ぶレベルにかけて生成した複合
蛇紋石バンドが剝離した結果現れたものである．このレ
ベルに上昇した超苦鉄質岩体は応力開放に伴うフラク
チャーに沿って低温沈澱性蛇紋石等の縞状沈澱物に満た
されるが , これが褐色に風化作用を受けた後に , さらな
る応力開放に伴ってひび割れ状のクラックが生成し , こ
れにまた低温沈澱性蛇紋石等が沈殿する．縞状沈澱部に
沿っては剝離しやすいため ,　メッシュ状の組織が見え
るわけである． 
　先人も指摘しているが ,　蛇紋岩化作用の定義に基づ
けば ,　低温の蛇紋岩化作用と蛇紋石の沈澱現象を区別
すべきであることを強調した．定義を拡大して ,　低温
での蛇紋石の沈澱現象をも含めて蛇紋岩化作用とする方
法もあるであろうが ,　それは起っている現象の本質の
理解を曖昧にするので採用できない．
　また ,　低温沈澱性蛇紋石類やブルーサイトの沈澱現
象を一般の風化作用に一括し , 考察の範囲外に置くと , 
蛇紋岩化作用の不十分な理解を招く．例えば , 地質学的
条件から比較的深部で蛇紋岩化作用が進んで初生鉱物を
残さない超苦鉄質岩体では , 低温沈澱性の蛇紋石類やブ
ルーサイトが深部で生成するので , 深部に風化作用が及
んだという不合理な判断をせざるを得なくなるであろ
う．
　超苦鉄質岩の中に蛇紋岩化作用と蛇紋岩化作用停止後
の低温蛇紋石類等の沈澱現象の産物が混在しているとい
う事実はいまだよく認識されていないか ,　あるいは蛇
紋岩の深部過程に興味が集中しやすいなどの理由で重視
されていない．　
　ここでは蛇紋岩を地表で観察することの多いフィール
ド地質家にとって ,　蛇紋岩中に低温沈澱性蛇紋石類が
混在するという理解は重要であると考え ,　低温領域に
おける蛇紋岩化作用の全体像の理解の上に ,　蛇紋石等
の沈澱現象の事実を示すことを試みた．　
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A product of precipitation of serpentine under the present-day low-temperature conditions, has been 

discovered from the cold springs (Mg2+-HCO3
- type; pH = 9-10) within the landslides of the Akaiwa and 

other serpentinite masses, which belong to around the Kamuikotan tectonic belt of Hokkaido, Japan. In the 

same area, such supergene serpentine occurs in various modes, within or adjacent to several serpentinite 

masses, either as (i) a constituent of the matrix of the consolidated debris flow deposits derived from 

serpentinite masses, or (ii) a filling material within the fractures of serpentinites, and the fractures formed in 

the mudstone adjacent to the serpentinites. In the absence of signs of replacement of the primary minerals, 

such as olivine and pyroxenes, the observed serpentine is not a product of serpentinization. Instead, it is 

the result of precipitation from groundwater or spring water. These types of serpentine and brucite, derived 

from precipitation at near-atmospheric conditions, are estimated to be 10-15% of total serpentine in the 

studied areas. Unlike the process of formation of low-temperature precipitated serpentine, described above, 

serpentinization as a mineral transformation process may occur under near-atmospheric conditions only if 

the following requirements are met within a host represented by an ultramafic rock mass: (i) serpentinization 

is yet incomplete; (ii) existence of deep-seated groundwater as a promoter of serpentinization; and (iii) 

presence of relatively high temperature, exceeding the lower limit (ca. 40 °C) required for serpentinization. 

Therefore, present-day serpentinization is limited to only a few ultramafic masses, which meet one or several 

of the following criteria: (a) location in low latitude regions; (b) relatively large thickness of the rock mass; (c) 

relatively high local geothermal gradient; (d) presence of olivine and pyroxenes as relict minerals; and (e) 

presence of groundwater at appropriate depth as a source of the hot spring (Ca2+-OH- type; pH 11-12).
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要旨

はじめに
　北海道立地下資源調査所の故鈴木守博士は 1960 年代
後半の伊達町（現伊達市）依頼の地質図作成調査（鈴木
ほか，1970）に関連して，伊達町地質図の範囲外であ
る長流川下流域の壮瞥市街の南東岸において水成の第四
紀層（湖成層）の存在を認めた．その地層について，第
四紀層の花粉分析を行っていた著者の一人星野に紹介

があり，星野らにより 1980 年代中頃に現地調査と花粉
分析・14C 年代測定が行われた（星野・大室，1984；星
野，1985；星野，2003）．最近になり，星野は横山 光
氏（北翔大学；洞爺湖有珠火山マイスター）らの壮瞥市
街付近の “ 壮瞥穴 ” の調査（横山・星野，2015；横山，
2016）に関連して改めて，この湖成層を再検討するこ
ととし，花粉分析結果を見直し，AMS 法による 14C 年
代測定を実施した（星野ほか，2018）．本報告は，星野

総合地質　第 5 卷　第１号　49-70 ページ　2021 年 10 月
General Geology, Vol. 5, No. 1, 49-70, October 2021

＜論　説＞

北海道胆振地方西部の長流川下流域の壮瞥市街（滝之

町）付近において，同川の南東岸側には現河床からの比

高 25 ～ 45m の中位段丘面が存在している．中位段丘

堆積物は有珠成層火山の活動により長流川が堰き止めら

れたことが関与した堆積物（層厚 20m 前後）であり，

下部，上部，最上部に三分できる．下部は礫層（河川の

河道および氾濫原堆積物）より成り，堰き止め発生以前

のものである．一方，上部は湖沼を示す薄板状泥相と水

中ファン～デルタを示す粗～極粗粒砂相より構成され

る．最上部は火山灰質ローム層と腐植土層より成り風成

層である．この一連の層序は，河谷状態から，突然の堰

き止め・湖水の出現を経て，その収束に至るプロセスを

示している．上部の上半部（厚さ 5 ～ 6m の薄板状泥層）

の基底より 2m 部分について，AMS14C 年代を測定した

結果，20.6ka 頃の年代が得られ，花粉分析結果からは

亜寒帯針葉樹林要素を主体とし寒冷な気候が示唆され

た．これらのことから，堰き止めは 20ka 頃以降の MIS 

2 の最終氷期最寒冷期に生じており，有珠成層火山の形

成も 20ka 頃であることが明らかとなった

49
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の再検討（星野ほか，2018）に関連して，地質調査に
より湖成層の実態を明らかにしようとするものである．
調査は岡・関根が中心になり，2018 年 4 月 30 日，5 月
12 日，6 月 20 日，6 月 28 日， 7 月 25，8 月 5 日の延
べ 6 日実施した．そして，同年，8 月 25 日にはそれま
での成果をまとめて，北海道最終間氷期勉強会・石狩沖
積低地研究会主催地質巡検「洞爺湖東方長流川沿いの第
四系」の取り組みの中で紹介した．
　その後，2018 年北海道胆振東部地震（9 月 6 日未明
発生）があり，関係者は従来の厚真町での地質調査研究
の関わりから，同地震関連調査への対応で忙殺され，本
調査研究についての取りまとめが遅れていたが，今回
その公表の機会を得た．本報告では，星野ほか（2018）
で要点を報告している花粉分析および AMS14C 年代測定
の結果についても，基礎データを含めて，改めて報告を
行う．
　本研究を進めるにあたり，北翔大学 横山 光教授，（株）
北開測地 山崎芳樹氏，三松正夫記念館三松三朗館長を
はじめ地元壮瞥町の自然・地学愛好の方々のご協力・ご
理解を得た．本論文の投稿にあったては北海道総合地
質学研究センターの嵯峨山 積氏に丁寧な査読を頂いた．
ここに記して感謝の意を表します．

長流川下流域の地形・地質の概要
１．地形概要
　北海道胆振地方西部の長流川下流域には “ 壮瞥平野 ”
と呼ぶべき芋（甘藷）形の，北東－南西に伸びた広が
りの盆地状部が存在する（第 1，2 図；横山・星野，
2015）．この平野の北西側には洞爺カルデラ（洞爺湖・

外輪山），西～南西側には有珠山（外輪山・溶岩ドーム群），
昭和新山（溶岩ドーム）およびドンコロ山（スコリア丘）
の火山群が存在し，東～南東側はやや開析の進んだ火砕
流台地～丘陵（洞爺火砕流堆積物）が占めている（第 1
図）．この平野の中軸部を長流川（全長 50km）が流れ，
中位，低位，最低位の３段の段丘面と現河川氾濫原面が
確認できる（第３図）．段丘面の分布は第４図の段丘堆
積物の分布に準ずる．本調査域はこの盆状地の中～南西
部に該当する．各段丘面の分布，現河川の河床からの比
高，段丘化（離水）の年代などは以下のとおりである．
１）中位段丘面
長流川の南東側で，壮瞥側の合流点付近より上流側に分
布する．現河床からの比高は一般に 25 ～ 30m である
が，壮瞥川との合流点付近では 45m あまりと大きくな
る．後述するように，有珠成層火山による堰き止め湖の
発生（2 万年あまり前）に起因し，その湖の堰き止め堤
の終息とともに離水したと考えられる．最上部の火山灰
質ローム層（風成）は 1m 程度の厚さになる．枝沢によ
る開析が進み，多くの枝沢で分断されている．
２）低位段丘面
主な分布は長流川の北西側で，壮瞥市街が載っている．
その他，長流川南東側の壮瞥橋の上流部分に限られた分
布がある．現河床からの比高は 10m 前後である．段丘
面の形成（離水）は完新世の後半で数 1,000 年前と考え
られるが，次の２「地質概要」で述べるように，1663
年降灰の Us-b とその再堆積物が厚く重なっている．地
形面は長流川の河床勾配に従うように 14/1,000 程度の
勾配があり，微妙な谷筋が数多く存在し，明治以降の開
拓でかなり不明瞭となっているが，未開の状態ではかな

第１図　〝壮瞥平野〟（報告地域とその北側）の位置

り凹凸が激しかったものと思われる．
３）最低位段丘面
壮瞥橋より下流の長流川沿いに，分布す
る．現河床からの比高は 5m 前後である．
２「地質概要」で述べるように，1663
年降灰の Us-b を載せないことから，こ
の後に形成（離水）の段丘面と見なされ
る．
４）現河川氾濫原面
長流川および壮瞥川沿いに河道も含めて
分布する．その他，枝沢沿いに沿いにも
樹枝状に細かな分布がある．
２．地質概要
　報告地域の地質図を第４図に示す．下
位より，柳原層，壮瞥軽石流堆積物，滝
の上溶結凝灰岩層，洞爺火砕流堆積物，
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古期河川堆積物，中位段丘堆積物，低位段丘堆積物，最
低位段丘堆積物，現河川氾濫原堆積物および新期火山噴
出物より構成される．なお，新期火山噴出物は風成層と
して，中位段丘堆積物や洞爺火砕流堆積物になどに重
なっているが，地質図では便宜上表示を省略している．
１）柳原層
　佐藤（1967）により昭和新山南西麓（ケーブルカー
駅の南南西約 400m；標高 190m）で掘削された地熱調
査研究井 GS-R1（ボーリング深度 375.56m）のコア中
の深度 219m ～ 340m 間の，滝の上溶結凝灰岩層の下
位の火山灰質の砂・泥および礫まじり砂からなる固結度
の低い堆積物に対して命名された地層である（北海道防
災会議，1973）．壮瞥町滝之町付近の長流川河床などで
確認されており（八幡ほか，1989；八幡，1987；和田
ほか，1988），鮮新－前期更新世のレルコマベツ層に対
比されている．上述の長流川河床は本報告地域内に位置
し，Sb5 地点で火山灰質の軟質の砂岩・泥岩・ピート質
泥岩の互層よりなることを確認した（第 5 図）．
２）壮瞥軽石流堆積物

　本層は鈴木ほか（1970）により，長流川下流の壮瞥
町と伊達市の境界部の伊達市側でその存在が示されたも
のであり，St8 地点で確認できる（第 6 図）．
３）滝の上溶結凝灰岩層
　本層は鈴木ほか（1970）により，長流川下流の壮瞥
町と伊達市の境界部の伊達市側でその存在が示された
ものであり，St10 地点では壮瞥軽石流堆積物を覆って，
強溶結状態でわずかに分布する（第 7 図）．上流の壮瞥
町側においても第 3・4 図の Sb1 ～ 3 地点に示すように
長流川河床に長さ約 2km にわたり分布（露出）してい
るが，非溶結状態の軽石流である（第 8 図）．壮瞥市街

（滝之町）での水井戸ボーリングでは低位段丘堆積物の
下位の深度 22.5m 以下の厚さ 28.5m+ 部分が該当する
可能性があり，高島ほか（1992）は洞爺湖東湖畔の湖
岸道路沿いで採取の試料について，前期更新世末（0.90
±0.15Ma）の TL 年代を報告している．
４）洞爺火砕流堆積物
　本堆積物については，地質図類（太田，1956；鈴木ほか，
1970；曽屋ほか，1981；2007），有珠山噴火関連の調
査報告（北海道防災会議，1973；岡崎ほか，2007 など）
など，多くの文献で分布や層序が報告されてきたが，最
近になり，Goto et al.(2018) が詳細な層序にもとづき
岩石化学的な検討を行い，本堆積物（層厚 80 ～ 100m）
は岩相のちがいによりユニット１～６に区分できること
を体系づけた．本調査地域付近では南東側の丘陵地を構
成している．
５）古期河川堆積物
　虻田図幅（太田，1956）に該当する地層の表示はない．
伊達町地質図（鈴木ほか，1970），有珠火山地質図（曽
屋ほか，1981；2007），鴈澤ほか（2007），岡崎ほか（2007）

第２図　有珠山山頂駅付近から〝壮瞥平野〟（中央～右中段；
壮瞥市街を含む）を撮影．左上：洞爺湖，右手前：昭和新山

第３図　報告地域（“ 壮瞥平野 ” 中～南西部とその周辺）付近の地形
図（露頭観察・柱状図作成地点を示す）

および Goto et al.(2018) の上長和層の一
部に相当する．本堆積物の詳細は次の「壮
瞥町立香（長流川南西側）の地質調査」
で説明するが，上位にクッタラ火山起源
で約 45ka ～ 40ka の降下火山灰 Kt-2（森
泉，1998）をはさむ．上記報告類では上
長和層は洞爺火砕流堆積物の下位層とさ
れているが，本堆積物の全体が洞爺火砕
流堆積物より上位のものであれば，定義
どおりの上長和層には対比できない．鴈
澤ほか（2007）および Goto et al.(2018)
は本調査域の南側の長流川東岸において，
明らかに洞爺火砕流堆積物の下位に相当
する上長和層を柱状対比図中に示してい
る．筆者らは本調査域内の「上長和層」
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は降下火山灰 Kt-2 をはさむことなどから洞爺火砕流堆
積物の上位の地層と考えており，火山岩質円礫層や洞爺
火砕流堆積物由来と思われる火山灰質砂層から構成され
ることから，洞爺火砕流流出後の長流川流域の河川堆積
物とした．そして，定義上の「上長和層」との混乱を避
けることとし，古期河川堆積物として扱う．
６）中位段丘堆積物
　主に長流川南東側に分布する．虻田図幅（太田，
1956）の河岸段丘堆積物の一部，有珠火山地質図（曽
屋ほか，1981；2007），および Goto et al.(2018) の段
丘堆積物の一部である．岡崎ほか（2007）は（河岸）
段丘Ⅰの堆積物として本堆積物の存在を示しているが，
単に「洞爺軽石流堆積物の堆積面を長流川が浸食して段
丘化したものであり，砂礫層からなる」としている．こ
れらの文献ではいずれも湖沼堆積物の存在は報告されて
いないが，前述したように，星野・大室（1984）およ
び星野（1985）で初めて報告された．次の「壮瞥町立
香（長流川南西側）の地質調査」で詳しく説明するが，
有珠成層火山の活動により長流川が堰き止められたこと
が関与した堆積物（層厚 20m 前後）であり，下部，上部，
最上部に三分できる．下部は礫層（河川の河道および氾
濫原堆積物）より成り，堰き止め発生以前のものである．
一方，上部は湖沼を示す薄板状泥相と水中ファン～デル
タを示す粗～極粗粒砂相より構成される．最上部は火山

灰質ローム層と腐植土層より成り風成層である．さらに，
上位には Us-b を主体とした新期火山噴出物が重なるが，
それは別に扱う．
７）低位段丘堆積物
　中位段丘堆積物と同様，河岸段丘堆積物の一部であ
り，主に長流川北西岸の壮瞥市街（滝之町）に分布する．
岡崎ほか（2007）は（河岸）段丘Ⅱの堆積物として本
堆積物の存在を示している．本堆積物の実態は水理地質
図「伊達・八雲」（広田ほか，1986）の 5 井（No.59 ～
63）および壮瞥町滝之町地区深層地下水調査井（和田，
1990）のボーリング深度 20 ～ 88m の水井戸柱状図，
未公表の地盤ボーリング柱状図（深度 8m 以下）からと
らえると，層厚は 15m ～ 25m 弱で河川氾濫原堆積物と
見なされる主部礫層（最上部に旧表土と思われる腐植土）
と，それをおおう軽石質砂礫層（Us-b とその再堆積物）
から成ると推察される．この軽石質砂礫層には「壮瞥穴」
と称される（横山・星野，2015；横山，2016），Us-b
の噴火による埋没木跡が存在している．なお，長流川南
東側にも低位段丘面の分布があり，Sb6 地点で露頭観察
が可能である（第 9 図）．河床から段丘面までの比高は
12m 程度で，その堆積物の下部は Sb1・Sb2 の中位段
丘堆積物類似の下部礫層に該当する可能性があるが，全
体として酸化が進み褐色～黄褐色を呈すること，礫質部
は部分的で，火山灰質の砂・泥質部と互層状となること

第４図　報告地域（壮瞥市街とその東側）の地質図
1：現河川氾濫原堆積物，2：最低位段丘堆積物，3：低位段丘堆積物，4：中位段丘堆積物，5：古河
川堆積物，6：洞爺火砕流堆積物，7：滝の上溶結凝灰岩層，8：壮瞥軽石流堆積物，9：柳原層．
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などから，柳原層の一部と見なした．中～上部は径 30
～ 40cm の比較的新鮮な樹幹を多数含む一見地すべり性
の泥質相が占める．詳細な観察は行っていないが，壮瞥
穴関連の再堆積層に対比できる可能性がある．
８）最低位段丘堆積物
　虻田図幅（太田，1956）および有珠火山地質図（曽
屋ほか，1981；2007）の沖積層の一部に該当し，長流
川沿いに断続的に狭長に分布し，報告地域内では下立香
橋付近から下流に分布する．主に礫層より構成され，厚
さは 5m 前後である．岡崎ほか（2007）は（河岸）段
丘Ⅱの堆積物として本堆積物の存在を示している．下立
香橋の当方（St1 付近）での観察では最上部 115cm は
葉理のある細～中粒砂，段丘面した 15cm 程度は腐植土

（土壌）となっており，1663 年噴火の降下軽石層 Us-b
は確認できない．
９）現河川氾濫原堆積物
　虻田図幅（太田，1956）および有珠火山地質図（曽
屋ほか，1981；2007）の沖積層の一部に該当し，長流
川沿いに断続的に狭長に分布する．現河川の河道を含む
氾濫原の堆積物で，礫層より構成され，厚さは 5m 以下
である．
10）新期火山噴出物
　降下軽石 Us-b を主体とした風成堆積物である．報告

地域付近の本堆積物については具体的に柱状図を作成し
てその存在を示したのは北海道防災会議（1973），中村・
平川（2002）および中村ほか（2005）である．前者で
は壮瞥橋付近および下立香橋付近のそれぞれ長流川北西
岸（低位段丘面上）での露頭柱状図を，後二者では，本
報告域の南東側の行政境（壮瞥町・伊達市）で３地点の
露頭柱状図を示している．それらによれば，層厚は耕作
土を含めて最大 3m 程度である．有珠山 1663 年の噴火
に関連して岩石化学的に詳しい検討を行った中村ほか

（2005）は，黒色火山灰質土（腐植質火山灰質ローム）
の上位に下よりユニット A：サージ（surge），B：降下
軽石（pfa），C・E・G：降下火山灰（afa），D：火山岩
片（lithic），F：降下火山灰→サージ～降下火山灰を区
分しており，このうちユニット B が有珠山 1663 年噴火
における最大の噴出物 Us-b（厚さ最大 1.5m、軽石径最
大 6 ～ 8cm）であるとしている．

壮瞥町立香（長流川南西側）の地質調査
　壮瞥町立 ( たつ ) 香 ( か ) の長流川南西側において，中

第 6 図　壮瞥軽石流堆積物（壮瞥川合流点から南南西 500m

の長流川東岸；St8 地点）

第 5 図　長流川河床に露出する柳原層（壮瞥橋北側；Sb5 地点）

第 7 図　滝の沢溶結凝灰岩層（壮瞥川合流点から南南西 500m
の長流川東岸；St9 地点）
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位段丘堆積物を対象として地質調査を行った．調査は最
初，全体としての地形状況の把握を，国土地理院 2.5 万
分の１地形図や 5 千分の 1 地形図を入手して行ない，中
位段丘面の範囲を確認した．次に，長流川沿いに，露頭
について長流川本流または枝沢の河床を基準にして，柱
状図を作成しながら観察および写真撮影を行った．観察
露頭は上流より，壮瞥橋付近の Sb1 ～ 6，下立香橋上
流側の枝沢沿いの St1 ～ 3，下立香橋下流の壮瞥川合流
点付近の St4 ～ 7 およびさらにその下流の行政境付近の
St8，9 である．これらのうち，壮瞥橋付近の Sb1 は長
流川河床の露頭で，２で述べたように柳原層（前期更新
世）が露出している．さらに，Sb6 は同様に，低位段丘
堆積物の露頭である．St8，St9 は壮瞥軽石流堆積物およ
び滝の上溶結凝灰岩層の露頭である．これら 4 つの露頭
を除いたものについて，柱状図を作成し柱状対比図とし
てまとめた（第 10 図）．以下にそれらの柱状対比図に基
づいて層序，堆積相などについて説明する．
１．下立香橋南方の柱状対比と古期河川堆積物
　地形的には中位段丘分布域であり，第 10 図に示すよ
うに St5，St6 および St7 の露頭（第 11 ～ 13 図）を対
比するが，このうち，St7 では下流より，柱状図 1，2，
3 を作成した．長流川河床から段丘面上まで，50m の比

高で，ほぼその全体の露出があり，全体として下位より，
古期河川堆積物，中位段丘堆積物および新期火山噴出物
に区分できる．St6 および St7 の上半部については第 14
図と重複するために，中位段丘堆積物および新期火山噴
出物については次の２「下立香橋南方～壮瞥橋付近の柱
状対比」で説明を行う．古期河川堆積物は下部，中部，
上部に三分できる．
１）下　部
　層厚 12m+ で，下位より，砂泥層，火山灰質砂層およ
び礫層に分けられる（第 11，12 図）．
　砂泥層は層厚 3.1m+ で，上半部は火山灰質砂質泥主
体で，厚さ 15cm 前後の有機質泥層（泥炭）がはさまれ，
そこから花粉分析試料を採取し（第 11 図 D），分析は今

第 8 図　滝の沢溶結凝灰岩層（壮瞥橋下流長流川南東側河床；
Sb1 地点付近）

第 9 図　長流川南東側の低位段丘堆積物（壮瞥橋上流 300m；
Sb6 地点）

A：露頭全景，B：柳原層，C：長流川北西側の壮瞥穴関連
の再堆積層に対比．
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後実施する予定である．下半部は単一種の安山岩の円礫
（大礫主体、ときに径 45cm 大含む）を多く含む火山ガ
ラス質細～中粒砂である．円礫は上半部にも散点状に含
まれる．
　火山灰質砂層は層厚 4m±．プラナー型の斜交葉理が
顕著な軽石・火山ガラス質の中～粗粒砂より成る（第
11 図 C）．
　礫層は層厚 2 ～ 5m（第 11 図 E）．下位の火山灰質砂
層とは一部指交関係になる．礫は径 5cm 以上，最大径
20cm 大の火山岩礫主体であるが，下位の砂泥層のもの
と異なり，礫種はカラフル多様，先第三系堆積岩礫も含
まれる．円～亜円主体であるが，角～亜角のものもある．
基質は火山灰質砂層と同質である．

２）中　部
　層厚 10m± で，軽石・火山ガラス質のプラナー型斜交
葉理が発達する中～粗粒砂より成り，火山岩の亜角～亜
円礫が点在する（第 12 図 B）．
３）上　部
　層厚 15m± で，下位より砂・泥互層、降下軽石層（Kt-
1）および軽石質砂・ローム互層に分けられる．
　砂・泥互層は層厚 11m，軽石・火山ガラス質砂と同
質泥の不規則互層（砂優勢）である（第 12 図 C）．一部
に火砕流または土石流状の部分（含安山岩角礫；最大径
45cm）も認められる．上部に径数 m の安山岩巨礫を含
むことがある．
　降下軽石層（Kt-2）は層厚 3.5m で，黄白色を呈し，

第 10 図　下立香橋南方河崖の古河川堆積物の柱状対比図
　St7 は下流側から柱状図１，２，３で示す．
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軽石は径 0.5cm ～ 4cm± のものが主体で，発泡が良好
であばた状で，スコリアを含む（第 12 図 D，第 13 図）．
最下部 40cm は軽石については径が 2cm 前後で腐食が
進み，基質はロームが混じる． Kt-2 はクッタラ火山（登
別市・白老町境界域）から北西方向へ向かって噴出・降
下しており（森泉，1998；胆振団体研究会，1990），洞
爺湖町三豊において 2m の厚さでその存在が確認されて
いる（岡崎ほか，2007）．本観察箇所は噴出源により近く，
分布コンター軸部に位置するため層厚もより大きくなっ
ている．
　軽石質砂・ローム互層は層厚 5m で，詳しい観察が可
能となった St4（第 13 図）での観察結果に基づいて説
明する（第 13 図 A，D）．軽石質砂（ときに砂礫状）とロー
ム質泥との不規則な互層である．基底 12cm は砂質泥状
で部分的に腐植質である．その上位に厚さ 55cm ゴマシ

オ状の淡黄褐色の降下軽石層がはさまれる（第 13 図 C，
D）．軽石径は最大 4cm± で上方へ級化傾向で上部では
径が 1cm± になる．岡崎ほか（2007）には Kt-2 の上位
に淡黄色で斜長石・斜方輝石・普通輝石・角閃石に富む
ゴマシオ状の産状を示す Nj-Os（洞爺湖中島火山起源テ
フラ）が存在するとされており，それに極めて類似して
いる．さらに，上部にも厚さ 30cm 弱のスコリア混じり
降下軽石層（逆級化）がはさまれる．これについては対
比が不明である．
２．下立香橋南方～壮瞥橋付近の柱状対比
　 第 14 図 に Sb2，Sb3，Sb4，St2，St4・St5 お よ び
St6 の柱状の対比として示す．全体として，下位より滝
の沢溶結凝灰岩層，古期河川堆積物，中位段丘堆積物お
よび新期火山噴出物に区分できる．
１）滝の上溶結凝灰岩層

第 11 図　St7（古河川堆積物）の露頭写真
A：St7 露頭全体を下流側から撮影（柱状図 1・2・3 の作成対象部を示す），B：柱状図 1 作成部分（主に下部），C：柱状図 3 作
成部分の下部（プラナー型葉理の火山灰質中～粗粒砂層），D：砂泥層の有機質泥層（泥炭；花粉分析試料採取），E：下部の礫層
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　本層は水平に堆積した状態がほぼ現在まで保たれると
すると，長流川河床からの比高により，層厚は 8m+ と
なる．淡褐灰色を呈し，非溶結の軽石流堆積物である（第
8 図）．
２）古期河川堆積物
　１「下立香橋南方の柱状対比と古期河川堆積物」の説
明と重複するので省略する．
３）中位段丘堆積物
　層厚は一般に 20m± であり，下部（礫層），上部（粗
～極粗粒砂層・薄板状泥層）および最上部（火山灰質
ローム・腐植土層）に三分できる．下立香橋南方（St5・

St6）では下部は薄くなり，全体としての層厚は 10m 弱
である．
ａ．下　部
　一般に層厚は 10m± であり，礫層より構成される（第
15 図）．礫は最大径 50cm に達し，各種の火山岩円～亜
円礫が主体で，細・中・大・巨礫が混在状態である．基
質の砂は細～極粗粒不淘汰である．礫種・礫径構成など
現河床の河道堆積物に類似しており，古長流川の河道堆
積物と見なされる．下立香橋南西（St6）では、急崖に
露出しているが，写真撮影などから，層厚は 3m 弱で，
火山岩の角～亜角礫（最大径 35cm 程度）主体であるこ

第 12 図　St6（古河川堆積物および中位段丘堆積物）の露頭（河崖）
A：St6 露頭，B：埋没段丘堆積物中部（軽石・火山ガラス質中～粗粒砂），C：同　上部の砂・泥互層（含
安山岩巨礫），D：同　上部の降下軽石層 Kt-2 と軽石質砂・ローム互層，E：埋没段丘堆積物（上部）
に重なる中位段丘堆積物，F：中位段丘堆積物上部薄板状泥層（降下スコリア層をはさむ）．
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とが認められる（第 12 図 D・E）．
ｂ．上　部
　一般に層厚は 10m± であり，大きく粗～極粗粒砂層
と薄板状泥層に二分でき，両者は一部指交関係にある．
　粗～極粗粒砂層は相対的に下部層の下半部を構成して
おり，層厚が最大 4.5m である．斜交葉理の発達する火
山岩・軽石・火山ガラス混在砂で亜円細礫を含む部分も
ある（第 16 図）．下立香橋東方では層厚 3m あまりで，
火山灰質薄板状泥と厚薄様々な軽石質砂礫（級化）の不
規則互層で（第 17 図），薄版状泥が火炎状に乱れるよう
に見えることもある．同橋南西（St5・St6）では存在が
認められない．
　薄板状泥層は相対的に下部層の上半部を構成してい
る．薄板状泥（粘土・シルト・砂質シルト・シルト質極
細粒砂の細かい繰り返し）を主体とするが，葉理のある
軽石・火山ガラス質（ときにスコリア質）の細～中粒砂

または中～粗粒砂と互層となる（ときに泥が偽礫状にな
る）．厚薄様々の降下スコリア層（級化）を多くはさみ，
最大の厚さが 30cm 程度である．St6（第 14 図，第 18 図）
では本層の中部に厚さ 1m ほどの平行葉理発達したスコ
リア質砂層（降下スコリア層集積部？）が存在するが，
St5 では丁度それに対比できる部分が，厚さ 1m ほどで
確認できる．この部分では一般に粗～極粗粒サイズ→細
粒の級化の降下軽石層が 6 サイクル重なる（一部は最大
径 5cm 程度の岩片から始まる）．St6 ではこの対比でき
るスコリア質砂層の下位の薄板状泥部分の層厚 2m 間で
は約 15 層の降下スコリア層（級化；厚さ 2 ～ 10cm）
がはさまれているのが確認できる（第 18 図 A・B・C）．
星野ほか（1984），星野（1985）および星野ほか（2018）
に示すように，本層に関連して Sb1 の東側に隣接の露頭
部で試料を採取し，花粉分析を行っている（第 14 図）．
花粉分析用の試料は本層の全体から 65 試料（上から）

第 13 図　St5（古河川堆積物）の露頭
A：St5 露頭全容（C・B・D 写真の撮影部を色枠で示す）、B：層厚 3m 以上の Kt-2、C：Kt-2 の
上部と上位の Nj-Os、D：降下軽石層 Nj-Os と上位の軽石質砂・ローム互層
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を採取しているが，花粉・胞子が検出でき，花粉分析が
可能になったのは，本層の下部の 1/3 の部分（厚さ 2m
弱）である．さらに，星野ほか（2018）は年代測定部
分の基底（薄板状泥層の基底）に含まれるグイマツ遺体

（球果付き枝）について AMS14C 年代測定を行っている
（第 14 図）．これらの結果については，次の「花粉分析」
および「AMS14C 年代測定」で詳しく述べる．なお，第
19 図は星野ほか（2018）の柱状図での花粉分析部分に
ついて，近傍の Sb2 地点で対応部分を撮影したものであ
る．
ｃ．最上部
　Sb2，Sb3，St5 および St6 で認められる．層厚は 1
～ 1.5m 程度で，下位より火山灰質ローム層および腐植

層に分けられる（第 20 図 A・B）．
　火山灰質ローム層は褐色～赤褐色を呈し、下半部に層
理が認められる場合もある。
　腐植層は 30cm± の厚さがあり，シルト～中粒サイズ
で黒褐色を呈する．Us-b などの新期火山噴出物堆積以
前の旧表土である．下位の褐色ローム層とは漸移的な関
係である．
４）新期火山噴出物
　層厚は一般に 2 ～ 4.5m であるが，これは盛土（耕作土）
を含めたものである．盛土を除くと層厚は 1.5 ～ 4m 弱
となる．Us-b が主要部を占め，さらに下位の火山噴出物，
上位の火山噴出物より成る．便宜上，盛土も含めた．
Us-b より下位の火山噴出物：St3，St5 および St6 で数

第 14 図　壮瞥橋～下立香橋南方間の中位段丘堆積物などの柱状対比図
地質凡例は第 10 図に準ずる．星野ほか（2018）の柱状図は改変し，花粉分析試料区間および 14C 年代測定試料層準も示す．
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層の降下火山灰層が認められる（第 21 図 A・B）．中村
ほか（2005）は有珠山 1663 年火山噴出物の Unit-A と
して，下位より細粒火山灰薄層，岩片まじり軽石層，降
下軽石層の重なりを認めている（第 21 図 B）．
Us-b：層厚は 1.5m 以上で，St3 では最大 2.5m に達す
る白色降下軽石層である（第 20 図 C）．軽石は最大径
5cm± で，岩片まじりである（第 20 図 D）．中村ほか

（2005）の Unit-B に相当する．
　Us-b より上位の火山噴出物：St3，St5 および St6 で
10 層程度の降下火山灰の重なりが認められる（第 21 図
A・C）．層厚は 1.5 ～ 2m で，中村ほかの Unit-C ～ G
に相当する．

　盛土（耕作土）：厚さは 1m 前後である．

花粉分析
１．試料採取と分析結果
　花粉分析の対象とした部分は，「壮瞥町立香（長流川
南西側）の地質調査」の２「下立香橋南方～壮瞥橋付近
の柱状対比」で述べたように中位段丘堆積物上部の薄板
状泥層である．星野（1985）および星野ほか（2018）

第 15 図　中位段丘堆積物下部礫層（Sb1；河道・氾濫原堆積物 第 16 図　中位段丘堆積物上部の粗～極粗粒砂層（Sb3）

第 17 図　中位段丘堆積物上部
の粗～極粗粒砂層（St2）

A：St2 露頭下半部（火山
灰質薄板状泥と厚薄様々な
軽石質砂礫（級化）の不規
則互層），B：中位段丘堆積
物下部礫層トップ，C：A
中央部の拡大写真．
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に述べるように，花粉分析の試料は薄板状泥層の全体
にわたり 65 個（上から試料番号 1･･････65）を採取
し，分析を試みた．そのうち，有意な花粉個数が得られ
たのは試料番号 38 ～ 45 の 8 試料および同 50 ～ 64 の
15 試料の計 23 試料であり，当該地層の下部の 1/3 の部
分（厚さ 2m 弱の部分）に限定される．分析試料は主に
泥質物で一部砂質物も含まれる．花粉分析は星野・木村

（1980）の方法に従い，花粉（胞子）は樹木などに注目
すべき傾向が見いだされることなどから通常より鑑定個
数を増やし，試料毎に 250 ～ 800 個程度を鑑定対象と
した．分析結果は花粉・胞子を米倉（2012）に基づき，
APG 分類体系の順に整理し，一覧表（第 1 表）および
花粉・胞子組成図としてまとめた．主要種類の花粉胞子
の組成を第 22 図に，グイマツ遺体を第 23 図に示す．
２．花粉分帯
　分析結果をとりまとめ，下位より So-A ～ F の 6 花

粉帯の区分が可能となった．全体としてスギ属が一般
に 10％弱含まれるが，最終氷期最寒冷期頃に温暖傾
向・古い樹木要素であるスギ属が含まれるのは奇異であ
る．八幡ほか（1989）によれば，長流川の本地域より
上流域に分布する前期更新世のレルコマベツ層にはスギ
科（Taxodiaceae）の花粉が高率で含まれており，その
地層中のものが洗い出され，混入したと考える．なお，
第 22 図に関連して星野ほか（2018）の花粉胞子図で
は花粉データがないのに「降雨量増加」として So-D を
設定していたが，これは適切ではないので，この So-D
を排し，その上から順次 So E → So-D，So F → So-E，
SoF → So-F に変更した．さらに，星野ほか（2018）の
同図では具体的な説明なしで－ 8°C の線を表示してお
り，それは削除した．寒暖曲線は現在程度の基準にたい
して相対的に表現したものである．
So-A（試料番号 64）：樹木ではカラマツ属 9.6％および

第 18 図　中位段丘堆積物上部の薄板状泥層（St6；段丘頂部枝沢
露頭）

A：露頭部全容（B・C・D 写真の撮影部を色枠で示す），B：
降下スコリア層（級化）集中部，C：薄板状泥（縞状泥）卓越部，
D：スコリア質砂・薄板状泥互層（砂優勢）．
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トウヒ属 8.0％，落葉広葉樹のハンノキ属が 23.1％で，
ヨモギ属が 21.0% である．試料採取部ではグイマツ（カ
ラマツ属）とみなされる枝付き球果の遺体も産出してお
り（第 23 図），その年代は次の「AMS14C 年代測定」で
述べるように 20.6ka 頃である．
So-B（試料番号 55 ～ 63）：樹木ではトウヒ属が 10％程
度を占めるが，カラマツ属は数 % 以下に減少する．ハ
ンノキ属は So-A に引き続き優勢で 20％程度である．草
本ではカヤツリグサ科が一般に 22％ぐらいで優勢であ
る．
So-C（試料番号 50 ～ 54）：トウヒ属が一般に 20％以上

（最大 47.9％）含まれ，カラマツ属・モミ属も 10％程度，
五葉松型マツ属 10 ～ 20％程度含み，典型的な亜寒帯針
葉樹林を示す．

So-D（試料番号 44，45）：樹木ではトウヒ属など針葉
樹は少なく，ハンノキ属が目立ち，カヤツリグサ科・イ
ネ科の草本に寒冷要素のコケスギランが 15％以上含ま
れる．
So-E（試料番号 40 ～ 43）：下位の So-D に比較して，
So-C に準じてトウヒ属・カラマツ属など各種の針葉樹
が再び拡大し，ハンノキ属は次第に減少する．コケスギ
ランが最大 21.5％含まれる．
So-F（試料番号 38，39）：落葉広葉樹はハンノキ属が
18％あまりを占め，カバノキ属をともなうが，針葉樹は
大きく減少し，総体として 7％程度以下である．コケス
ギランは次第に減少する．
　以上まとめると，全体として亜寒帯針葉樹に特徴付け
られる寒冷な気候を示す．ただし，トウヒ属（エゾマツ・

第 19 図　星野ほか（2018）の花粉分析部分に相当する近傍の露頭（Sb2）
A：花粉分析相当部の全容，B：薄板状泥層の最下部（黄色枠は AMS14C 年代試料と同層
準の植物破片集積部），C：A の上位に続く部分
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アカエゾマツ）を主体に，かなりの増減があり，安定し
た亜寒帯針葉樹林が維持されたとは言い難い．なお，こ
の花粉分析の植生は分析対象の堆積物が湖水域で堆積し
たものであることを考慮すると，堰き止め湖周辺の丘陵
～山地の植生を現し，部分的には湖を縁取る低地のそれ
も反映している．

AMS14C 年代測定
　星野ほか（2018）で述べているように，中位段丘堆
積物の上部薄板状泥層の下部の花粉分析に関連しては，
1980 年代に星野は試料番号 59 の部分から別に採取し
たグイマツ（Larix gmelinii）遺体（球果付き枝）につ
いて，1984 年に学習院大学木越研究室に委託して 14C
年代測定を実施し，15170±730y.BP（Gak-13130）の
測定値を得ていた．しかし，14C 年代測定は近年急速に
進歩したため，2018 年に改めて高精度の加速器質量分
析（AMS）法での年代測定を試みることとし，その測定
結果については，年代値のみ星野ほか（2018）で示し
ていたが，今回その具体的な資料を提示することにした．
測定は試料番号 64 の部分の同様なグイマツの遺体（第

23 図）について，( 株 ) 地球科学研究所（Beta Analytic 
Inc. 日本総代理店）に委託して行った．測定結果は第 2
表および第 24 図（暦年換算）に示すように，(95.4%) 
18895 - 18526 cal. y BC（20844 - 20475 cal. y BP）， 
(68.2%) 18782 - 18603 cal. y BC （20731 - 20552 cal. 
y BP) であった（星野ほか，2018）．すなわち，その年
代は 20.6ka 頃で，MIS 2（Ishiwa et. al.,2019 によれ
ば 2.9 万年前～ 1.4 万年前頃）中の最終氷期最寒冷期の
時代である．なお，暦年への較正については Intcal 13

（Reimer, et. al.,2013 ）が適用されている．
　1984 年 14C 年代測定の花粉試料番号 59 部分は 2018
年 14C 年代測定の同 64 部分より約 70cm 上位に位置
する．1984 年 14C 年代測定の結果 15170±730y.BP は
β線計測法によるもので暦年較正は行われていないが，
2018年 14C年代測定のそれはAMS法によるものであり，
暦年較正では測定年代 17150±50 ｙ BP より 3,500 年程
古くなっている（第 24 図）．このことを参考にすると，
1984 年 14C 年代測定結果も，実年代は 3,500 年程度古
く考える必要があるが，70㎝上位の測定データであるこ
とを考慮するとほぼ調和的であるともいえるが，この値

第 20 図　中位段丘堆積物および Us-b（Sb3）
A：中位段丘堆積物上部薄板状泥層の上位に重なる同　最上部および Us-b，B：火山灰質ローム層と腐植土層，C・D：Us-b．
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は同じ AMS 法によるものではないことから参考値にと
どめる． 

考　察
１．有珠火山の活動による堰き止めと中位段丘堆積物の
形成
　中位段丘堆積物は下位より，礫層（下部）→粗～極粗
粒砂層（上部）→薄板状泥層（上部）→火山灰質ローム・
腐植土層（最上部）の層序，すなわち堆積物の変遷が認

められる．
　このうち，礫層（層厚 10m±）は明らかに旧長流川の
河道の堆積物である．中位段丘堆積物の上部の中部付近
の試料について AMS14C 年代測定は約 20.6ka で MIS 2

（Ishiwa et. al.,2019 によれば 2.9 万年前～ 1.4 万年前
頃）に含まれ，最終氷期最寒冷期（LGM）の年代である．
その前の旧河道堆積物の礫層の時代も上位層との層序関
係から最寒冷期に位置付けられるであろう．その頃長流
川が注ぐ内浦湾（噴火湾）は，氷河性海面変動により海

第21図　Us-bなど新期火山噴出物（St5）
A：中位段丘堆積物最上部（火山灰
質ローム・腐植土層），B：Us-b と
その上位・下位の降下火山灰層，C：
Us-b 上位の降下火山灰層の集積状
況．

第１表　花粉・胞子数一覧
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面が 120m 以上低下しており，完全に陸地化していたと
思われる．よって，長流川は室蘭－駒ヶ岳間の湾口部に
向かう谷地形を成して存在していたと考えられる．
　上部の薄板状泥層は薄縞模様が顕著であるが，この泥
層は細切れではなく連続性があることから，河谷の河川
後背湿地の堆積物ではなく，典型的な〝湖成堆積物〟と
みなされる．このことは，中位段丘堆積物の堆積期間に
おいて湖状態が出現したことを意味している．上部層の
堆積以前においては河谷であったことから，湖を出現さ
せるためには河谷を塞ぐ何らかの堰き止めが生じなけれ
ばならない．堰き止めが生じたとすれば薄板状泥層を含
む中位段丘堆積物の分布などから，本報告地域の下流の
壮瞥町と伊達市の境界部～その下流が想定できる．長
流川を塞ぐような出来事として考えられるのは，有珠
火山の活動である．有珠山の活動については，曽屋ほか

（2007）によれば，その形成は約 1 ～ 2 万年前にさかの
ぼり，洞爺カルデラの南壁で玄武岩－玄武岩質安山岩の
溶岩・スコリアの噴出があり，現在，有珠外輪山溶岩と
してとらえられる円錐状の成層火山が形成された．これ
に付随するように，この火山の北東側では小さなスコリ
ア丘（ドンコロ山）が生じた．その後，7,000 ～ 8,000
年前に有珠山（成層火山）の山頂部に山体崩壊が生じ，
現在の有珠山の原型が形つくられた．山体崩壊物は南麓
の噴火湾方向に流下して多数の流れ山が形成された（善
光寺岩屑なだれ堆積物）．このように，堰き止めを生じ
るような活動としては，約 1 ～ 2 万年前の有珠成層火山
の形成が考えられるが，その想定される形成時期にはか
なりの幅がある．

　有珠成層火山の形成については，北海道防災会議
（1973）は第Ⅰ章「有珠山の地形と地質」の中で次のよ
うに述べている．外輪山溶岩は洞爺湖温泉街から昭和新
山付近にかけての温泉・地熱ボーリングによる確認から
その厚さは，洞爺湖温泉南側山際や東丸山北西麓では非
常に厚く 100 ～ 150m，昭和新山南西麓（地熱調査研究
井 GS-R1）で 72m，伊達市大平町の露頭で 10m 以下で
あり，有珠山の南と北では著しく非対象である．これは，
カルデラ南壁近くで噴出し始めた溶岩が，はじめカルデ
ラの内壁側に向かって大量に流れ，山が成長してから南
側へも流下するようになったとして説明される．さらに，
ボーリングコアの解析から溶岩の水中への証拠はないこ
とから，当時，湖水面は現在よりもはるかに低かったと
思われるとした．以上から考えると，昭和新山付近では
やや薄いとはいえ，70m 程度の厚さがあり，長流川の
谷にも数 10m 程度の厚さの溶岩が到達したとしても不

第 22 図　花粉・胞子組成図（本文に示した理由により星野ほか，2018 の図を改変）

第 23 図　AMS14C 年代測定を行ったグイマツ遺体（球果

付き枝；鑑定は矢野牧夫氏
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思議ではない．北海道防災会議（1973）は同じく第Ⅰ
章で長流川西岸の丘陵～台地（有珠山東麓）であった地
域に溶岩ドームとして形成された昭和新山付近の地質略
図と層序図を示している．これらによれば，外輪山溶岩
が押し上げられた状態で広く存在するとしている．長流
川の堰き止めについてはこの昭和新山に存在する外輪山
溶岩が鍵を握っている可能性がある．
　有珠成層火山の形成については約 1 ～ 2 万年前と幅の
ある年代が示されてきたが，次の 3 で述べるように，藤
根ほか（2016）は善光寺岩屑なだれによる流れ山間の
小低地に堆積した堆積物の AMS14C 年代測定，花粉分析
結果などからより古い年代とした．すなわち，この堆積
物は 2 万年前以降現在までのものであることから，この
岩屑なだれが 2 万年前頃に生じており，有珠成層火山の
形成はそれ以前であり，3 ～ 2 万年前と結論付けた．こ
れも幅のある年代であるが，有珠山の形成時の溶岩が堰
き止め湖を生じたのであれば，それは逆に，この幅のあ
る年代を絞り込むことができるであろう．有珠山のよう
な高度の低い比較的小規模の成層火山の形成はかなり短
期間に形成されたであろうと考えると，中位段丘堆積物
上部の薄板状泥層基底部の AMS14C 年代 20.6ka の直前
に特定できるであろう．
２．堰き止め湖の形態と変遷
　堰き止め湖は関連する中位段丘面・同堆積物およびよ
り低位の低位段丘面などの分布，長流川を中軸とした，
現河谷の状況などを考慮して描くと，芋（甘藷）形の分
布形態を示していることが分かる．その範囲は第 1，2
図に示す〝壮瞥平野〟の範囲にほぼ一致している．
　湖の水深は壮瞥橋の南東側での柱状対比図（第 14 図）
から判断すると次のように．堰き止めの前には河川堆積
物である下部礫層が河川氾濫原堆積物として存在してい
た．よって，その上面が堰き止め湖の湖底となるであろ
う．湖が堆積物で満杯になり，風成（陸成）の最上部層
への移行で湖成層としての堆積が終了したのであれば，

水深は湖成堆積物としての上部層の層厚 10m 程度が水
深を知る目安となるであろう．下流へ向かって，氾濫原
面すなわち下部礫層の上面（湖底面）は低下することか
ら，湖水面が一定レベルであることから，水深は次第に
深くなるであろう．壮瞥橋南東側では湖底面の標高は地
形図と柱状対比図（第 14 図）の読み取りから，Sb2 で
は河床標高 58m+ 下部礫層上面高 12m= 標高 70m が当
時の湖底高，壮瞥橋と下立香橋のほぼ中間の St1 ～ St3
では，現河床標高 48m+ 下部礫層上面高 8m= 標高 56m
が当時の湖底高である．想定される堰き止め堤に近い下
立香橋の南西側の St6 では，現河床標高 41m+ 下部礫層
上面高 36m= 標高 77m が当時の湖底高である．ただし，
ここの下部礫層は角～亜角礫に富み，氾濫原というよ
り，河谷側面からの小扇状地または崖錐の堆積物で，そ
の上面高は北西側に位置していた氾濫原や河道そのもの
よりは高かったと思われる．逆に言えば，その北西側の
氾濫原や河道の示す湖底高は St6 の湖底高（標高 77m）
よりは低かったと考えられる．湖水面は一定であること
から，水深は下流へ向かって増大する．仮に，Sb2 での
湖底面標高 70m+ 上部の厚さ 10m= 標高 80m が湖面高
とすれば，St1 ～ St3 では水深は 80m － 56m ＝ 24m，
St6 では 24m 以上になっていたであろう．
　いずれにしても，長流川（河谷）の突如の堰き止めに
より，下部（礫層）が示す長流川の河道・河川氾濫原は
中断し湖が出現した．湖では，現在のダム湖がそうであ
るように，上流側では河道が維持され，湖に流入すると，
運搬してきた土砂（礫・砂・泥）を湖に三角州～水中扇
状地を形成しながら堆積させていくことになる．相対的
下位を占める粗～極粗粒砂層がそのような堆積物に該当
するであろう．一方，湖の中軸部では周囲からの土砂の
影響が少なく、静かに泥質物が堆積し、厳密には、季節
変化などのいわゆる年縞を形成しながら堆積が進んだと
思われる．ただし，今回の調査では年縞を細かく解析す
るような観察は行っていない．薄板状泥としたものがま
さにそのような堆積物であるが，砂と互層することも多
く，かなり，周囲からの粗粒物の流入もあったと思われ
る．
　最上部は下部の火山灰質ロームと上部の腐植土（埋没
土壌）で形成されている．これらは風成層であり，離水後，
すなわち段丘化した後の堆積物と考えられる．よって，
火山灰質ロームの堆積開始前までに湖は消失したと考え
られる．この消失については，堰き止め湖が堆積物でほ
ぼ埋め尽くされて生じた可能性が高いが、埋め尽くされ
る前に、堰き止め堤がある時点で決壊した可能性も考え
られる．湖水状態の継続期間については，今のところ年

第２表　AMS14C 年代測定結果
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代測定のため植物片，炭質物あるいは有機物などの含有
が限られ，薄板状泥層上部での年代測定が行えず，これ
以上具体的に論ずることができない．
　ところで，第四紀末における長流川の河谷の発達状況
を考えると，報告地域付近では長流川北西側にも湖成堆
積物は形成されたと考えられるが，現在では認めること
ができない．これについては，堰き止め湖の終息と同時
に川による下刻・側方浸食が復活し，失われてしまった
ためであろう．
３．最終氷期最寒冷期の壮瞥付近の植生
　報告地域の近傍では伊達市有珠町の最終氷期最寒冷期
以降の低地堆積物について，花粉分析を含む調査研究が
行なわれている（藤根ほか，2016）．7,000 ～ 8,000 年

前に有珠山善光寺岩屑なだれが発生したとされてきたが
（曽屋ほか，2007 など），藤根ほか（2016）はその岩屑
なだれにより生じた噴火湾岸（伊達市有珠町）の流れ山
間の小低地において，岩屑なだれ堆積物に達するまでの
ボーリングコア（泥炭・ピート質泥・有機質泥）２本（9m、
11m 長）を採取し，含まれる多数の降下火山灰層の分析・
同定，花粉分析および珪藻分析により詳細な植生・環境
変遷を解明し，それに合わせて 17 点（層準）について
AMS14C 年代測定を行った．花粉分析（27 点・層準）に
より，下位より花粉帯Ⅰ～Ⅶを区分した．これらの花粉
帯の特徴から次のような植生・環境変遷を明らかにして
いる．20 ～ 15cal.ka（花粉帯Ⅰ）においては，トウヒ
属とカラマツ属が優占し，マツ属単維管束亜属などより

第 24 図　AMS14C 年代測定結果の暦年換算
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なる亜寒帯性針葉樹林が成立していた． 15 ～ 13cal.ka
（花粉帯Ⅱ・Ⅲ）には，気候は回復傾向になり，針葉樹
の寒冷要素が減少し，冷温帯要素のカバノキ属が分布を
拡大した．13 ～ 11cal.kaBP（花粉帯Ⅳ）には，トウヒ属，
カラマツ属がやや増加傾向を示し，五十嵐ほか（1993）
の “ 寒の戻り ”（ヤンガードリアス期）に対応する可能
性がある．11cal.ka（花粉帯Ⅴ）になると，再び気候は
回復傾向となりトウヒ属，カラマツ属は見られなくなる．
カバノキ属を主体とした落葉広葉樹林は徐々に生育域を
狭め，代わってコナラ亜属やニレ属－ケヤキ属が増加し，
その後のⅥ～Ⅶにおいてはコナラ亜属を主体に温帯性落
葉広葉樹林が成立した．藤根らはこのような結果・考察
から有珠山善光寺岩屑なだれの堆積物がこの約 2 万年間
の変遷を示すコアの下位を占めるとし，この岩屑なだれ
が 20cal.ka 頃に生じたとしている．
　噴火湾沿岸の小低地で示される藤根ほか（2016）の
花粉分析結果は，後期更新世末の最終氷期最寒冷期～完
新世にかけての五十嵐（2010）の明らかにした植生変
化とよく類似している．この結果に合わせて本研究の花
粉分析結果をとらえると次のようになる．分析部分は中
位段丘堆積物上部（ほぼ層厚 10m）の中部の 2 m 程度
の部分であり，その下限では，(95.4%) 18895 - 18526 
cal. y BC（20844 - 20475 cal. y BP）の 20.6ka 頃の
AMS14C 年代が明らかになった．花粉帯 So-A ～ E は全
体としてトウヒ属（エゾマツ・アカエゾマツ），カラマ
ツ属を主体に，モミ属，五葉松型マツ属に特徴付けられ
る亜寒帯針葉樹で寒冷な気候を示すことから，藤根ほか

（2016）の花粉帯Ⅰ（20 ～ 15cal.ka）に対応している
と言える．
４．薄板状泥層にはさまれる降下スコリアの噴出源
　中位段丘堆積物の上部の薄板状泥層中には 10 数層の
降下スコリア層がはさまれている．厚さは数 cm から
30cm に達し，全体として南へ向かって厚くなる傾向が
ある．降下スコリア層の噴出源としては，2 万年前頃と
しては，有珠成層火山とドンコロ山（スコリア丘）が想
定できる．
　有珠成層火山の噴出物は外輪山溶岩と降下火山灰が
主体である．外輪山溶岩は岡崎ほか（2007）によれば，
アア溶岩・塊状溶岩から成り，岩質はかんらん石単斜輝
石玄武岩～玄武岩質安山岩だが，一部にはかんらん石含
有斜方輝石単斜輝石安山岩も認められる．そして，外輪
山期に噴出したテフラは有珠山周辺のローム層中に，層
厚数 mm ～ 20cm 以上，黒色～赤褐色で粒径最大 5cm
程度の数 10 枚の降下スコリア，降下火山灰および火砕
サージから成るとされる．北海道防災会議（1973）に

よれば，洞爺湖温泉山際，東丸山北西麓での温泉ボー
リングのコア解析では，それぞれ地表下 6m ～ 151m，
16.5m ～ 113.6m を占める外輪山溶岩中には最大８層
のスコリア層の出現が明らかにされている．
　ドンコロ山の噴出物については、既存文献では具体的
な報告は今のところないが，同山は有珠火山の側火山で，
成層火山形成と共に出来上がったとされている（曽屋ほ
か，2007；北海道防災会議，1973）．報告地域におけ
る堰き止めが有珠成層火山の完成と同時に生じたとすれ
ば，堰き止め湖に堆積した降下スコリアは成層火山起源
とは考え難く，ドンコロ山起源と考えるのが妥当であろ
う．ただし，ドンコロ山に分布するスコリア層の岩石化
学的研究報告はなく，もちろん，中位段丘堆積物中の降
下スコリアについてのそのような研究は行われていない
ので，これ以上は論究できない．

まとめと今後の課題
①北海道胆振地方西部の長流川下流域には “ 壮瞥平野 ”
と呼ぶべき（甘藷）形の，東－南西に伸びた広がりの盆
地状部が存在する．この平野の中軸部を長流川（全長
50km）が流れ，中位，低位，最低位の３段の段丘面と
現河川氾濫原面が確認でき，地質的には下位より柳原層，
壮瞥軽石流堆積物，滝の上溶結凝灰岩層，洞爺火砕流堆
積物，古期河川堆積物，中位段丘堆積物，低位段丘堆積物，
最低位段丘堆積物，現河川氾濫原堆積物および新期火山
噴出物より構成される．
②中位段丘は長流川の南東側に分布し，その段丘面は現
河床からの比高は一般に 25 ～ 30m であるが，壮瞥川と
の合流点付近では 45m あまりと大きくなる．この中位
段丘を構成する中位段丘堆積物は，層厚が一般に 20m±
であり , 下部（礫層），上部（粗～極粗粒砂層・薄板状泥層）
および最上部（火山灰質ローム・腐植土層）に三分でき
る．下立香橋南方では下部は薄くなり，全体としての層
厚は 10m 弱である．下部は河川成，上部は湖成層，最
上部は風成層であり，この一連の層序は河谷（旧長流川）
→河谷の堰き止めの発生→堰き止め湖での堆積→堰き止
め湖の終息→河谷復活・段丘化（離水）という堆積環境
の変遷を反映したものである．
③中位段丘堆積物上部薄板状泥層（湖成堆積物）の堆積
環境・年代を明らかにするために花粉分析を行った結果，
同層の下部 2m 弱の部分について，トウヒ属（エゾマツ・
アカエゾマツ），カラマツ属を主体に，モミ属，五葉松
型マツ属に特徴付けられる亜寒帯針葉樹で寒冷な気候を
示すことが明らかとなった．さらに，基底に含まれるグ
イマツ遺体（球果付き枝）の AMS14C 年代測定を行った
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結果は 20.6ka 頃であった．噴火湾沿岸の花粉分析結果
（藤根ほか，2016）に対比した結果，この花粉分析部分
の年代は海洋酸素同位体ステージ MIS 2（2.9 万年前～
1.4 万年前頃）のうちの，2 万年前頃（最終氷期最寒冷期）
以降の比較的短い期間であると考えられる．
④堰き止めについては，2 万年前頃の最終氷期最寒冷期
に発生した可能性が高い．さらに堰き止め堤の形成場所
としては，薄板状泥層を含む中位段丘堆積物の分布など
から，壮瞥町と伊達市の境界部～その下流に想定できる．
長流川を塞ぐような出来事として考えられるのは有珠火
山の活動であり，長流川にも数 10m の厚さの溶岩が堆
積し，塞いだ可能性が考えられる．逆に言えば，この堰
き止めの年代から有珠成層火山の形成が 2 万年前頃であ
ることが裏付けられる．
⑤中位段丘堆積物上部薄板状泥層中には降下スコリア層
を多数挟む．堰き止め湖が有珠成層火山の完成と共に生
じたとすれば，この降下スコリア層の起源としてはドン
コロ山起源と考えるのが妥当であるが，岩石化学的な研
究は行われておらず，これ以上は論究できない．
⑥上長和層は伊達市上長和町北東の長流川東岸の伊達市
と壮瞥町の行政界付近に分布する地層である．少なくと
も本報告の St7 ～ St6 付近（滝の上溶結凝灰岩層・壮瞥
軽石流堆積物が見られる St8 ～ St9 の上流）に分布する
部分は，洞爺軽石流堆積物（洞爺火砕流堆積物）より新
しく，上長和層の定義からはずれている．そのため，本
報告ではこのような地層を古期河川堆積物として，上長
和層から切り離すことにしたが，本堆積物の上部には
Kt-2（クッタラ第２テフラ）および Nj-Os（中島－長流
川テフラ）など 40 ～ 50ka 頃の降下軽石層がはさまれる．
⑦主題となった堰き止めの湖成堆積物を含む中位段丘堆
積物については，14C 年代測定と花粉分析について課題
が残った．まず，下部（礫層）中において木材片などが
含まれれば，14C 年代測定により堰き止め前の年代を知
る目安となるが，今のところ適当な試料を見つけること
ができていない．さらに，上部層の上半部（薄板状泥層）
については，花粉分析は全体の厚さ 5 ～ 6m 中の下部
2m 程度しか花粉分析はできなかった．河崖付近の露頭
ではなく，枝沢内の Sb4 のような、当時の堰き止め湖の
湖岸に近い露頭において，有機物に富む堆積物がないか
どうか調査し，中～上部 3 ～ 4m 部分の試料採取を試み
るべきである．このことは 14C 年代測定にも当てはまる．

「考察」３「最終氷期最寒冷期の壮瞥付近の植生」で述
べたように，近隣の噴火湾沿岸では，明らかに亜寒帯性
針葉樹林要素が減少していく部分およびその始まりの年
代 (15ka 頃 ) が明確にとらえられており，ここでもその

ような始まりが明確になれば，薄板状泥層の上限，すな
わち湖沼状態が 15ka 頃まで続いたかどうかが明らかに
なる． 
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Abstract

There is the middle terrace whose surface is 25 to 45 meters in height from riverbed, southwest of Soubetsu 

town area in the Osaru valley, western Iburi in Hokkaido. The deposits of middle terrace, 20±meters in thickness, 

consists of lower, upper and uppermost parts. The lower part constitutes gravel layer which indicates river 

channel and flood plain. The upper part consists of coarse sandy facies and thin-layered mud facies. The former 

part indicates submarine fan or delta and the latter part indicates lake. The uppermost part consists of volcanic 

ashy loam bed and humus soil bed. The succession as shown above express the process from start of lake to 

end of it, after the stage of river valley. The authors conducted AMS 14C-dating and pollen analysis for the thin-

layered mud facies of the upper part and obtained the measurement age of 20.6ka and the results of cold climate 

shown by sub arctic coniferous forest mainly. Those results reveal that the damming of Osaru river related to the 

formation of Usu stratovolcano in the late stage of the Last glacial Period.
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要旨

はじめに
　蝦夷富士とも称される羊蹄山（標高 1,898 m）の周
辺に分布する第四系には，淡水生珪藻土が胚胎すること
が古くから報告されている．喜茂別町では，純度の高い
珪藻土が産出し，堆積当時は湖沼が存在したと推定され

（河島・素木，1941a, b），土居・長谷川（1956）は留
寿都層（長尾・佐々，1933）堆積当時には，尻別川沿
いなどに浅い湖沼が広がっていたとしている．羊蹄山麓
グループ（1958）は真狩別層の下部付近には層厚 10 m
以上の縞模様粘土層が存在し，その当時は倶知安付近に
湖沼が広がっていたと述べている．藤原（1964）によ

総合地質　第 5 卷　第１号　71-80 ページ　2021 年 10 月
General Geology, Vol. 5, No. 1, 71-80, October 2021

＜論　説＞

古倶知安湖の存在を検証するために，2020 年に真狩
別層より採取した地質試料について 14C 年代測定と火
山灰，花粉および珪藻の分析を行った．14C 年代値は
48,050-46,750 cal BP，45,750-45,000 cal BP および
44,500-43,750 cal BP が得られた．火山灰分析では，
成分は火山ガラスがほぼ 80% を占め，支笏軽石流堆積
物の再堆積物と推定した．花粉分析では A ～ E の花粉
帯を区分し，約 3,280 年間はやや冷涼で乾性な気候が
安定的に推移したと推定した．珪藻分析から，浮遊性淡
水生種の多産により流れの静かな湖沼と，付着性淡水生
種の多産により比較的流れがあった堆積環境を想像し
た．今回測定した 14C 年代値は羊蹄山の崩壊（約 3.8 万
年前）よりも古いことから，同崩壊は古倶知安湖出現の
原因とは考えられず，他の地質現象を推定する必要があ
る．
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れば，留寿都村泉川の珪藻土は留寿都層を不整合におお
う真狩別層（長尾・佐々，1933）の下部に胚胎し，藤
原（1976）は真狩村や喜茂別町留産の珪藻土の生成環
境を淡水湖としている．前田（2012）は羊蹄山北西麓
に縞状粘土の露頭を認め，堆積当時の倶知安盆地は湖で，
その原因として約 45,000 年前の羊蹄山の大崩壊の可能
性を示唆している．命名者は不明ながら湖は「古倶知安
湖」とされ，矢吹（2016）は羊蹄山の大規模崩壊によ
り尻別川が堰き止められて縄文時代早期から前期に同湖
が出現したとしている．
　この様に，羊蹄山周辺には淡水成の珪藻土が分布し，
第四系の留寿都層と真狩別層が堆積した時代の異なる 2

つの湖が存在した可能性がある．この内の古い湖は留寿
都層堆積時で，洞爺火砕流（約 11.3 万年前）の直後と
され（小元，1971），新しい湖は真狩別層堆積時である．
これらの湖の詳細な形成時代や成因ついては十分解明さ
れておらず，嵯峨山ほか（2020）は古倶知安湖の形成
時代や広がりなどを検証するために，真狩別層について
珪藻と花粉の微化石分析を試み，湖成層の存在を確認し
た．今回，2020 年の野外調査で真狩別層より採取した
地質試料について，放射性炭素年代（以下，14C 年代）
測定と火山灰，花粉および珪藻の分析を行い，地質年代
や堆積環境が明らかになったので報告する．

第 1 図　真狩別層の露頭位置
基図は国土地理院発行の5万分の1地形図「倶
知安」である．実線は第 2 図の断面線を示す．
N-927 は小元（1971）の 14C 年代測定位置で，
Stop 3-3 は Nakagawa et al.（2016） の 露
頭位置である．

Fig. 1  Location of the outcrops of the 
Makkaribetsu Formation in the Kutchan. 
50 ,000-sca le  topographic  maps o f 
the Kutchan quadranges (Geospatial 
Information Authority of Japan) are used. 
N-927 shows 14C dating point by Omoto 
(1971) and Stop 3-3 indicates outcrop site 
of Nakagawa et al. (2016).

第 2 図　地形断面と 14C 年代値
断面線は第 1 図に，14C 年代値は第 1 表に示す．

Fig. 2  Topographic section and 14C dating
Section line is shown in Fig. 1, and 14C dating is in Table 1.
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地形面と地質露頭
　2020 年に調査した地質露頭は G-1，G-2，G-3，G-4
および G-5 の 5 つである（第 1 図）．以下に地形面と各
露頭の堆積状況，試料採取について述べる．
　第 2 図に露頭 G-1 から G-3 までの地形断面を示す．
平坦面は標高の高い方から G-3 や G-4 付近のⅠ面（標
高 210 m 前後），G-1 頂上のⅡ面（190 m 前後），G-2
横のⅢ面（185 m 前後），尻別川右岸のⅣ面（170 ～
175 m）の 4 つが認められる．Ⅰ面は，後に述べる様に

41,000 y.BP 前後（許ほか，2001）とされる支笏軽石流
堆積物（以下，Spfl と称す）の再堆積による面で，時代
は約 41,000 年前直後である．Ⅱ面とⅢ面は，Ⅰ面以降
の湖水の低下と共に形成された面で，時代はⅠ面とⅣ面
の間であるものの詳細は不明である．Ⅳ面は倶知安市街
が位置する沖積面で，時代は縄文海進高頂期の 6,000 年
前後である．
露頭G-1　倶知安町市街の約 3 km 南に位置し，嵯峨山
ほか（2020）で報告していることから堆積状況は省略
する．14C 年代測定用の試料 KC-1（木片）はスコリア（層
厚 40 cm）直上にある泥炭の標高約 178.3 m から採取
した．火山灰分析用の V-1 は上記のスコリアから，同じ
く V-2 は比高 2.6 m 付近の層厚 10 ～ 20 cm の軽石堆
積物からそれぞれ採取した（第 3 図）．
露頭G-2　尻別川左岸に位置し（北緯 42° 53′ 36.73″，
東経 140° 45′ 44.12″），全体の厚さは約 4.5 m で，標高
は 169 m である．下位より砂礫，泥炭および粘土がほ
ぼ一連に堆積し，それらを不整合で氾濫原堆積物の砂礫
がおおう．最下位は最大径 3 cm の礫が混じる砂礫で，
厚さは 0.5 m である．泥炭が 5 ～ 10 cm と厚さを変え
挟在する．本泥炭から 14C 年代測定の試料 KC-2（木片）
を採取した．粘土は灰白色で弱い縞状を呈する．厚さは
0.5 m で，走向・傾斜は N 45° E・10° N である．本粘
土から花粉分析用試料の P20-1，P20-2 および P20-3 を，
珪藻分析の試料 D19-1 と D19-2 をそれぞれ採取した．
最上位の砂礫は，最大径 10 cm の礫を有し，厚さは約
4 m である（第 4 図）． 
露頭G-3　ポンクトサン川左岸に位置し（北緯 42° 55
′ 18.55″，東経 140° 47′ 34.40″），標高は 210 m 前後で
ある．下位より厚さ約 1.5 m の凝灰質粘土，スコリア薄
層を挟在する厚さ 1.85 m の泥炭，厚さ約 3 m の軽石質

第 4 図　尻別川左岸の露頭 G-2 と試料採取
点

KC-2 は 14C 年 代 測 定，P20-1 ～ P20-3
は花粉分析，D19-1 と D19-2 は珪藻分
析の試料採層準である．

Fig. 4  Outcrop G-2 of the late Pleistocene 
sediments at the River Shiribetsu.  

KC-2: 14C dating sample, P20-1 to P20-
3: pollen analysis samples，D19-1 and 
D19-2: diatom analysis samples.
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第 3 図　倶知安町市街南の
露頭 G-1 の地質柱状図と試
料採取点
嵯峨山ほか（2020）を基に
作成．KC-1 は 14C 年代測定，
V-1 および V-2 は火山灰分
析の試料採層準である．
Fig. 3  Geologic columnar 
of the outcrop G-1.  
This figure is drawn fom 
Sagayama et al. (2020). 
KC-1: 14C dating sample, 
V-1 and V-2: volcanic ash 
analysis samples-
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測定と分析の方法
14C 年代測定
　泥炭中の木片を酸 - アルカリ - 酸処理した後，真空ラ
インを用いてグラファイトを精製した．AMS14C 年代測
定は東京大学大気海洋研究所高解像度環境解析研究セ
ンターのシングルステージ加速器質量分析装置により
行い，得られた AMS14C 年代値は IntCal13（Reimer et 
al., 2013）を用いて暦年較正を行った． 
火山灰分析
　軽石や火山灰を水洗いした後，約 60 ℃で乾燥し，粒
径 0.125 ～ 0.063 mm の火山ガラス，斜長石，斜方輝
石，単斜輝石，角閃石および岩片に区分して，鉱物組成
を明らかにした．火山ガラスの形態は町田・新井（2003）
の分類による．
花粉分析 
　分析方法は星野（1990，1994）とほぼ同じである．
すなわち，約 2 cc の試料を薬品処理した後，グリセリ
ンゼリーでスライドグラス上に封入し，光学顕微鏡の
1,000 倍下でプレパラート中の花粉と胞子を 100 個にな
るまで数えた．結果は米倉（2012）の植物の系統進化

砂・細砂互層が累重する．この内の粘土から珪藻分析用
試料 D20-1 を，泥炭のほぼ中央部から 14C 年代測定の試
料 KC-3（木片）と花粉分析用試料の P20-5 をそれぞれ
採取した（第 5 図）．
露頭G-4　羊蹄山北麓に位置し（北緯 42° 52′ 44.28″，
東経 140° 45′ 57.98″），露頭 G-1 の 1.2 km 東方の土取
場で，作業場面の標高は 199 m である．火山灰と軽石
からなり，前置層とその上に頂置層が認められる．斜層
理を呈する淘汰不良な堆積物で，層厚は約 15 m である．
軽石は大きさ 4 cm 以下でやや円磨されている．火山灰
分析用の V-3 は作業場面より約 1 m 上で採取した（第 6
図）．
露頭G-5　砂利川左岸に位置（北緯 42° 54′ 49.60″，東
経 140° 48′ 43.83″）する旧土取場で，標高は 208 m で
ある．最下位は厚さ10 m＋の火山灰・軽石混じり砂礫で，
その上位に厚さ 5 cm の凝灰質粘土が認められる．本粘
土から珪藻分析用試料 D20-2 を採取した．最上位は厚
さ 10 m の火山灰・軽石混じり砂礫で，礫径は 5 cm 以
下である．本砂礫は下位の砂礫にくらべて固結度が低い

（第 7 図）．

第 6 図　羊蹄山北麓の土取場（露頭 G-4）
Fig. 6  Outcrop G-4 of the late Pleistocene sediments at the northern foot of the Mt. Yotei, from which 
samples are corrected for volcanic ash analysis. 

第 5 図　ポンクトサン川左岸の露
頭 G-3 と試料採取点

KC-3 は 14C 年 代 測 定，P20-5
は花粉分析，D20-1 は珪藻分析
の試料採取点である．

Fig. 5  Outcrop G-3 of the late 
Pleistocene sediments at the 
River Ponkutosan, from which 
samples are corrected for 　
14 C dating, pollen and diatom 
analyses.  

KC-3: 14C dating sample, P20-
5: pollen analysis sample，
D20 -1 :  d i a t om ana l y s i s 
sample.
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を考慮して表示した．
珪藻分析
　試料は粘土やシルトである．プレパラート作成や珪藻
の同定・解析の方法は嵯峨山ほか（2010）とほぼ同様で，
1,000 倍の生物光学顕微鏡で 1 試料につき 100 個体を目
途に同定し，海生種，海～汽水生種，汽水生種，汽～淡
水生種および淡水生種に区分した．更に堆積当時の塩分
濃度の目安となる塩分指数（嵯峨山，2018）を求めた． 

測定と分析の結果
14C 年代測定
　測定用試料は倶知安町市街の約 3 km 南の露頭 G-1 か
ら採取した KC-1（第 2 図，標高 178.3 m），尻別川沿い
の露頭 G-2 から採取した KC-2（第 3 図，標高 169 m），
ポンクトサン川左岸の露頭 G-3 から採取した KC-3（第
4 図，標高 208.9 m）で，いずれも木片である．測定結
果 は KC-1 が 45,750-45,000 cal BP（42,042±385 yr 
BP），KC-2 は 48,050-46,750 cal BP（44,175±472 yr 
BP）， KC-3 は 44,500-43,750 cal BP（40,578±336 yr 
BP）である（第 1 表）．
火山灰分析
　分析用試料は G-1 から採取した V-1 と V-2（第 3 図），
露頭 G-4 から採取した V-3（第 6 図）である．V-1 はス
コリアで，火山ガラスが 3.5 ％（bw: 3.0 %，pm: 0.5 %）
と少なく，軽鉱物が 44.0 ％，重鉱物が 8.0 ％，岩片お

第 7 図　砂利川沿いの旧土取場跡
（露頭 G-5）と試料採取点

D20-2：珪藻分析用試料の採取
点．

Fig. 7  Outcrop G-5 of the late 
Pleistocene sediments at the River 
Jari, from which samples are 
corrected for diatom analysis.  

D20-2: diatom analysis sample.

よび風化粒が 44.5 ％である．この内の重鉱物では斜方
輝石が 56.3 %，単斜輝石が 25.0 %，角閃石が 18.7 %
である．V-2 は火山灰および軽石で，火山ガラスが 50.5 
％（bw: 25.0 %，pm: 25.5 %），軽鉱物が 19.0 ％，重
鉱物が 3.5 ％，岩片および風化粒が 27.0 ％である．こ
の内の重鉱物では斜方輝石が 42.8 %，角閃石が
57.2 % である．V-3 は火山灰および軽石で，火山ガラ
スが 79 ％（bw: 34.5 %，pm: 44.5 %），軽鉱物が 5.5 ％，
岩片および風化粒が 15.5 ％である（第 2 表）．
花粉分析
　分析に用いたのは露頭 G-2 から採取した P20-1，
P20-2 および P20-3（第 4 図）と，露頭 G-3 の P20-5（第
5 図）の合計 4 試料である．
　P20-1 では Picea（トウヒ属アカエゾマツ，エゾマ
ツ ） が 74 %，Abies（ モ ミ 属 ト ド マ ツ ） が 24 % を
占 め，P20-2 で は Picea が 84 %，Abies が 9 % で あ
る．P20-3 で は Picea が 85 %，Abies が 8 % で あ る．
P20-5 では Picea が 57 %，Pinus (Hap.)（ハイマツ）
は 5 % である．Larix（カラマツ属グイマツ）9 % の出
現が特筆される．1 ％であるもののQuercus（コナラ属 )
も認められる（第 3 表）． 
珪藻分析
　 分 析 用 試 料 は， 露 頭 G-2 か ら 採 取 し た D19-1 と
D19-2（第 4 図），露頭 G-3 から採取した D20-1（第
5 図），露頭 G-5 から採取した D20-2（第 7 図），藤原
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Materials radio carbon age
(y BP)

Wood

Wood
Wood

44,175+ー 472

40,578+ー 336

42,042+ー 385
48,050 - 46,750 

44,500 - 43,750 

45,750 - 45,000 
48,650 - 46,250 

44,850 - 43,350 

46,150 - 44,650 

(cal BP)
1σ range

(cal BP)
2σ range name

Outcrop

G-3

G-1
G-2

 name
Above sea
 level (m)

178.3

169

208.9

第 1 表　放射性炭素年代測定一覧
Table 1　Radiometric carbon dating.
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哲夫氏より提供していただいた真狩村泉（Izm），留
寿都村泉川（Imw），喜茂別町留産（Rsn）の各試料
である．D19-1 では湖沼沼沢湿地指標種群（千葉・澤
井，2014）の浮遊性淡水生種のAulacoseira ambigua 
(Grun.) Simonsen が 59 % と多産し，付着性淡水生種
のFragilaria pinnata Ehr. が 11 ％，中～下流性河川指
標種群（安藤，1990）で付着性淡水生種のAchnanthes 
lanseolata Breb. が 10 ％ で あ る．D19-2 で は A. 
ambigua が 43 ％，F. pinnata. が 11 ％，A. lanceolata
が 7 ％で D1 と同様な産出状況を示す．D20-1 では付
着性淡水生種のFragilaria arcus var. recta Cleve が 15 
％，A. lanceolata が 9 ％，付着性淡水生種のDiatoma 
mesodon (Ehr.) Kütz が 8 ％ で あ る．D20-2 で は 付
着性汽～淡水生種の Rhoparodia gibberula (Ehr.) O. 

Müll. が 17 ％，沼沢湿地付着生種群（安藤，1990）の
Pinnularia viridis (Nitzsch.) Ehr. が 12 ％，同じく淡
水生種のPinnularia gibba Ehr. が 11 ％，付着性淡水
生 種 の Cymbella silensiaca Bleisch が 10 ％ で あ る．
Izm ではA. ambigua が 87 ％と多産する．Imw では付
着性淡水生種のGomphonema parvulm (Kütz.) Grun.
が 23 ％，付着性淡水生種の Meridion circulare var. 
constricta (Ralfs) Van Heurck が 8 ％，A. lanceolata
や Cymbella silensiaca，付着性淡水生種の Fragilaria 
exigua Grun. のそれぞれが 7 ％である．Rsn では付着
性淡水生種のFragilaria construens var. venter (Ehr.) 
Grun. が 81 ％と多産する（第 4 表）．塩分指数（嵯峨山，
2018）はいずれも 1.94 以下で淡水環境を示す．

(Total count: 200)
Outcrop Sample Rock fragment and
 name  name bw pm  weathering particle

25.0 25.5 19.0 3.5 27.0

Clinopyroxene Amphibole Iron mineral
0.0 57.2 0.0

(Total count: 200)
Outcrop Sample Rock fragment and
 name  name bw pm  weathering particle

3.0 0.5 44.0 8.0 44.5

Clinopyroxene Amphibole Iron mineral
25.0 18.7 0.0

(Total count: 200)
Outcrop Sample Rock fragment and
 name  name bw pm  weathering particle

34.5 44.5 5.5 0.0 15.5

Clinopyroxene Amphibole Iron mineral
0.0 0.0 0.0

G-1 Ash &
pumiceV-2

V-1

Materials

G-4 Ash &
pumiceV-3

G-1 Scoria

Heavy mineral component (%)
Orthopyroxene

0.0

All mineral component (%)

56.3
Orthopyroxene

Heavy mineral component (%)
Orthopyroxene

Volcanic glass Light mineral 

42.8

All mineral component (%)
Volcanic glass

Light mineral 

Materials

Materials Heavy mineral 

All mineral component (%)

Heavy mineral component (%)

Heavy mineral 

Volcanic glass
Light mineral Heavy mineral 

第 2 表　火山灰分析一覧
Table 2 Volcanic ash analysis 
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G-3 P20-5 8 9 57 5 14 1 1 2 1 2 100 E
P14 1 4 4 18 1 48 7 3 1 1 1 2 7 1 1 100
P9 2 7 86 1 3 1 100

B P6 1 2 1 4 29 35 2 2 4 15 1 2 2 100
P4 2 6 48 2 8 1 1 7 2 4 7 2 10 100
P2 2 1 4 29 2 1 35 3 2 7 3 3 4 4 100

P20-3 1 3 8 85 1 1 1 100
P20-2 1 9 84 1 1 4 100
P20-1 24 74 2 100 A

This report

Order of plant name is by Yonekura (2012)

G-1

D

B

C

Sagayama
et al., 2020

G-2

C

A

This report

第 3 表　花粉分析一覧
Table 3　Pollen fossils yielded from the late Pleistocene sediments.
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G-3 G-5
Name  of  species       /       Geologic sample Ecol. D19-1 D19-2 D20-1 D20-2 Izm Imw Rsn

Achnanthes lanceolata Bréb. F 10 7 9 2 1 7
Amphora libyca  Ehr. F 1 1 2
Aulacoseira ambigua (Grun.) Simonsen F 59 43 2 87 2
A. granulata (Ehr.) Simonsen F 2
Cocconeis placentula  var. euglypta  (Ehr.) Cleve F 1 5 3
Cyclotella comta  (Ehr.) Kütz. F 3
C. stelligera Cleve & Grun. F 5
Cymbella naviculiformis Auerswald F 1 2 2
C. silensiaca  Bleisch F 1 3 4 10 7
C. tumida  (Bréb.) Van Heurek F 1 2 1
C. turgida  (Greg.) Cleve F 1
Diatoma hyemalis  (Roth) Heiberg F 6 1
D. mesodon (Ehr.) Kütz. F 1 8 1
Diploneis elliptica (Kütz.) Grun. F 1 8
Epithemia adnata  (Kütz.) Bréb. F 1 1 5
E. sorex Kütz. F 2
Eunotia bilunaris  (Ehr.) Mills F 1 3 5
E. gracialis  Meister F 3 5 3
Fragilaria arcus var. recta Cleve F 4 15
F. bicapitata  Mayer F 1
F. brevistriata  Grun. F 2 1
F. capucina  var. vaucheriae Kütz. F 2 2 6 1
F. construens  (Ehr.) Grun. F 1 2
F. construens var. venter (Ehr.) Grun. F 1 4 5 81
F. exigua  Grun. F 2 7
F. leptostauron (Ehr.) Hust. F 1
F. pinnata  Ehr. F 11 11 2 3 1
Frustulia vulgaris Thwaites F 1 3
Gomphonema angustatum  (Kütz.) Rabh. F 1
G. minuta  (Agardh)  Agardh F 1
G. parvulum (Kütz.) Grun. F 4 1 23
G. truncatum Ehr. F 1
Hanzschia amphioxys (Ehr.) W. Smith B-F 1 2
Meridion circulare  (Graville) Agardh F 1 3
M. circulare  var. constricta  (Ralfs) Van Heurck F 1 1 2 8
Navicula contenta  Grun. F 1
N. cryptocephala Kütz. F 1
N. eidrigiana  Carter B 1
N. elginensis  (Greg.) Ralfs F 3
N. halophila  (Grun.) Cleve F 2
N. lanceolata (C. Ag.) Cleve B-F 1
N. meniscula Schumann F 1 1
N. minima Grun. F 1
N. oppugnata Hust. F 1
N. pupula  Kütz. F 1 5
N. stroemii  Hust. F 9
N. ventralis Krasske F 2
Neidium ampliatum  (Ehr.) Krammer F 1 1
Nitzschia amphibia Grun. F 1
N. linealis  W. Smith F 1
N. palea  (Kütz.) W. Smith F 1 1
Pinnularia borealis Ehr. F 1 3 1 1
P. gibba Ehr. F 1 11 4
P. ignobilis (Krasske) Cleve-Euler F 6
P. nodosa  (Ehr.) W. Smith F 5
P. pulchra Østrup F 1
P. subcapitata (Ehr.) Greg. F 3 4
P. viridis  (Nitzsch.) Ehr. F 1 12 5
Reimeria sinuata  (Greg.) Koc. et Stoerm F 1 1 1
Rhopalodia gibba  (Ehr.) O. Müll. F 1
R. gibberula  (Ehr.) O. Müll. B-F 1 17
Stauroneis lapidicola Petersen F 1
S. smithii Grun. F 1
Surirella angusta  Kütz. F 1
S. robusta  Ehr. F 1
Synedra ulna  (Nitzsch) Ehr. F 2 3 2 3 6
Tabellaria fenestrata  (Lyngb.) Kütz. F 1

100 100 100 100 100 100 100
（×5） M 0 0 0 0 0 0 0
（×4） M-B 0 0 0 0 0 0 0
（×3） B 0 0 0 1 0 0 0
（×2） B-F 0 0 2 18 0 2 0
（×1） F 100 100 98 81 100 98 100

Total 100 100 100 100 100 100 100
Index (mean value) 1.00 1.00 1.02 1.20 1.00 1.02 1.00

Fujiwara's sample

                                      Total valves counted

                                  Outcrop name G-2

第 4 表　珪藻分析一覧
Table 4　Diatom fossils yielded from the late Pleistocene sediments.
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考　察
　露頭 G-1 の縞状堆積物の地層の走向・傾斜は N 80° 
W・3° N（嵯峨山ほか，2020）で，露頭 G-2 の走向・
傾斜は N 45° E・10° N であることから，地層はほぼ水
平に堆積していると考えられ，標高の比較から，露頭
G-1 は同 G-2 より上位に位置する．更に，露頭 G-4 は
より上位に位置し，最上位は露頭 G-3 である．今回，明
らかになった 14C 年代値（1 σ）は G-2 が最も古く（ca 
47,400 cal BP），次に G-1（ca 45,375 cal BP）で，最
も若い値は G-3（ca 44,125 cal BP）となり，前に述べ
た露頭の上下関係（第 2 図）と矛盾しない．なお，露頭
G-3 の約 1.1 km 東方（N-927，第１図）では小元（1971）
により泥炭の 14C 年代値 37,300±2,200 yr BP が報告さ
れている．
　露頭 G-4 の堆積物は火山灰や軽石からなり，淘汰不
良で，軽石はやや円磨されていることから水の作用で堆
積したと考えられる．試料 V-3 の火山灰分析では，成
分は火山ガラスがほぼ 80% を占める．調査域周辺では
火山灰の鉱物分析報告が存在しないことから，大津ほか

（2002）のを参考にした．それによれば，Spfl（別名，支
笏火砕流）や約 11.3 万年前噴出（町田・新井，2003）
の洞爺火山灰が多くの火山ガラスを含んでおり，このい
ずれかに相当すると考える．Spfl の年代は 41,000 y.BP
前後とされ（許ほか，2001），これを年代補正すると
ca 44,700 cal BP で，G-1（KC-1；約 45,375 年前）と
G-3（KC-3；約 44,125 年前）の 14C 値のほぼ中間を示
す．すなわち，露頭 G-4 の地層は Spfl の再堆積物で，標
高がより高い露頭 G-3 の泥炭は Spfl 再堆積の直後に形成
されたと考えられる．Nakagawa et al.（2016）は，尻
別川沿いの露頭（Stop 3-3，第 1 図）は Spfl の再堆積物
で，Spfl が噴出した当時は倶知安周辺は湖であったとし
ており，露頭 G-4 の地層は Spfl の再堆積物とする考えと
一致する．その他の V-1 と V-2 は 4 万年以前の火山灰
であることから，柏原ほか（1976）による完新世の火
山灰との対比は不可能である．一方，中川ほか（2018）
では羊蹄火山のテフラの鉱物組成を述べており，Goto 
et al.（2020）は羊蹄山の 10 km 南東方の尻別岳の火山
活動を明らかにしている．今後，これら山体からの噴出
物と V-1 や V-2 との対比が必要と考える．
　花粉分析の結果から，2020 年の結果も含め，花粉帯
は下位より A ～ E に区分される（第 3 表）．すなわち，
今回，露頭 G-2 と G-3 を新たに加えたことで，嵯峨山
ほか（2020）の C 帯と B 帯は本報告では C 帯として一
括し，同じく A 帯は本報告の D 帯に変更した．
　A 帯は露頭 G-2 の最下部から得られた P20-1 試料が該

当する．Picea が 74 %，Abies が 24 % を占め，Alnus（ハ
ンノキ属ミヤマハンノキ）も加わる．B 帯は露頭 G-2 の
P20-2 と P20-3 の 2 試料が該当する．P20-2 で Picea
が 84 %，Abies が 9 % で あ る．P20-3 で Picea が 85 
%，Abies が 8 % である．Betula（カバノキ属）も加わ
る．C 帯は露頭 G-1 の P2，P4, および P6 の 3 試料が該
当する．CYPERACEAE（カヤツリグサ科）がスパイク
的な出現を示し 35% となる．Picea は本帯中部で 48%
となり，Betula は最上部で 15％に増加する．草本類の
Thalictrum（カラマツソウ属）が 7％，Cirsium（アザ
ミ属）が 10%，Sanguisorba（ワレモコウ属）が 7％産
出する部分もある．D 帯は露頭 G-1 の P-9 と P-14 の 2
試料が該当する．Picea が本帯下部で 86% と多いが，上
部では Monolete spore（オシダ類のような単条溝型胞
子）やPinus（Hap.)（五葉松型），そしてBetula が増
加する．E 帯は露頭 G-3 の P20-5 が該当する．P20-5 で
はPicea が 57 %，Pinus (Hap.) は 5 % である．Larix 9 
% の出現が特筆される．1 ％であるもののQuercus も
認められる．（第 3 表）．
　今回得られた花粉分析の結果からは常緑針葉樹Picea
の優勢な古環境が推定される．14C 年代値で明らかにさ
れた期間は，やや冷涼で乾性な気候条件下で立地が安定
的に推移していたことが考えられる．この常緑針葉樹は
現在，中山峠に近い部分や手稲山の山頂に近い部分を取
り巻いている．花粉帯 C では CYPERACEAE の拡大期
があり草原の広がり（冷涼化）を示唆している．花粉帯
E における Larix とPinus (Hap.) の出現は乾性，冷涼化
が一段と進んだことを物語っており，長期間に渡って落
葉広葉樹の拡大を許さない環境が羊蹄山の北側に存在し
ていたことになる．
　 珪 藻 分 析 で は， 露 頭 G-2 の 粘 土（D19-1 お よ び
D19-2）からは湖沼沼沢湿地指標種群の浮遊性淡水生
種Aulacoseira ambigua が多産し（第 4 表），堆積環境
はCyclotella comta (Ehr.) Kütz が多産した G-1 の縞状
堆積物と同様な流れの静かな湖沼と考えられ，G-2 から
G-1 にかけてはほぼ一連の堆積環境であったと推定され
る．一方，露頭 G-3 と G-5 の粘土からは浮遊性種は少
なく，ほとんどが付着性淡水生種で，比較的流れがあっ
た堆積環境が想像される．次に，参考として分析した藤
原の試料について述べる．Izm からは G-2 の粘土と同
様にA. ambigua が多産し，Imw や Rsn からは付着性
淡水生種が多く産する．藤原（1964）は，留寿都村泉
川での珪藻土は真狩別層下部に相当すると述べており，
Imw がその一部と考える．また，藤原（1976）の第 1
表では真狩・留産地区の珪藻土は真狩別層とされており，
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Izm と Rsn がこれらの地質試料と考える．以上から，倶
知安町で確認した浮遊性種A. ambigua を多産する地層
は，羊蹄山の南の真狩村にも分布している可能性が考え
られ，湖の広がりを推定する上でも重要と思われる．
　古倶知安湖の成因については，前田（2012）や矢吹

（2016）は羊蹄山の大規模崩壊により尻別川が堰き止め
られたと述べている．前者では大規模崩壊の発生は約
45,000 年前としているが，その根拠については書かれ
ていない．一方，後者では湖の形成時代は縄文時代早期
から前期とされている．上澤・中川（2009）は羊蹄山
西麓に分布する羊蹄岩屑なだれ堆積物は支笏火砕流（約
4.1 万年前）の再堆積物を不整合でおおっているか崩壊
ブロックとして取り込んでいるため，同なだれ堆積物は
支笏火砕流の後に形成されたと述べている．更に上澤ほ
か（2016）は，約 5 万年前に始まった羊蹄山の火山活
動では 2 回の山体崩壊が発生し，この内の古い方は約 3.8
万年前としている． 
　今回の検討では，最も古い 14C 年代値は露頭 G-2 の湖
沼性堆積物直下の泥炭（KC-2）が示す 48,050-46,750 
cal BP（44,175±472 yr BP）で，古倶知安湖は本年代
より更に前の時代に形成されていたことになる．このた
め，羊蹄山の崩壊（約 3.8 万年前）は古倶知安湖出現の
原因とは考えられず，他の地質現象を推定する必要があ
る．なお，中川・星住（2010）では，「岩屑なだれ堆積
物が支笏火砕流をおおう（上澤・中川，2009）」とは逆
の「岩屑なだれ堆積物を支笏火砕流がおおう」とされ
ている．支笏火砕流（4.1 万年前）と岩屑なだれ堆積物

（3.8 万年前）の年代値を考慮すると，中川・星住（2010）
の根拠についての再検討が必要と考える．

おわりに
　古倶知安湖の存在は以前から知られていたものの，詳
細は不明であった．湖の時代，形成や消滅の成因，範囲
などを明らかにすることは，地質学的意義の他，郷土の
成り立ちを探求する上で有用と考える．火山灰分析は諸
事情から鉱物組成のみの掲載となったが，今後，ガラス
屈折率や化学組成データについて検討する予定である．
本文の要約は以下の通りである．
　古倶知安湖の存在検証のために，2020 年に真狩別層
より地質試料を採取し，14C 年代測定，火山灰，花粉お
よび珪藻の分析を行った．14C 年代値は 48,050-46,750 
cal BP から 44,500-43,750 cal BP であった．火山灰分
析からは，支笏軽石流堆積物の再堆積と推定できた．花
粉分析から，やや冷涼で乾性な気候で安定的に推移して
いたことが明らかになった．珪藻分析では，流れの静か

な湖沼と比較的流れがあった堆積環境が想像された．羊
蹄山の崩壊（約 3.8 万年前）は古倶知安湖出現の原因と
は考えられず，他の地質現象を推定する必要がある．
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Abstract

To investigate the Paleo-Lake Kutchan, which was situated in the Kutchan area during the late Pleistocene, 

analyses of geologic samples were carried out using radiocarbon dating, volcanic ash, pollen and diatom 

analyses. The samples originate from the late Pleistocene sediments that outcrop in the Kutchan area.

Radiocarbon dating indicates 48,050-46,750 cal BP in the G-2 geologic outcrop, 45,750-45,000 cal BP in 

the G-1 and 44,500-43,750 cal BP in the G-3. Volcanic ash analysis shows that the sample from the G-4 

geologic outcrop is a redeposit of the Shikotsu Pumice Flow deposits. The results of pollen analysis in the 

G-2 and G-3 geologic outcrops reveal 5 pollen zones, A to E, and estimate that the area experienced lower 

temperatures and drier air when compared with the present day. Diatom analysis indicates considerable 

planktonic freshwater species yielded from the G-2 geologic outcrop and epiphytic freshwater species 

yielded primarily from the G-3 and G-5 outcrops. 

The authors believe that the lake was born before ca 48 ka, the oldest dating in this paper, and the debris 

avalanche of the Yotei in ca 38 ka did not cause the lake’s genesis. To fully understand this late Pleistocene 

lake’s beginning, additional data regarding other geologic phenomena is required.



樽前山1874年火口を見たイザベラ・バード

宮坂　省吾 1

2021 年 6 月 13 日受付
2021 年 8 月 12 日受理

はじめに
　北海道開拓使製図主任の船越長善（1830-1881）が樽
前山 1874( 明治 7) 年噴火の様子を描いた「樽前岳噴火
の図」について，前報で紹介した（宮坂，2020）．残念
なことに，彼は吹雪に阻まれて火口に至ることはできな
かった．
　その４年後，大英帝国の旅行家でナチュラリストのイ
ザベラ・ルーシー・バード（1831-1904）は樽前山火
口まで踏破した．その年に B.S. ライマン（1835-1920）
は「北海道地質総覧」を出版し，北海道の地質学研究に
曙光が灯された．
　1880 年にバードの紀行文が「Unbeaten Tracks in 
Japan｣ ( 日本の未踏の地 ) として出版された．日本で
も多くの翻訳が紹介されたが，金坂清則による「完訳　
日本奥地紀行」（2012）が最新のものである．
　金坂によると，5 年前に訪れたハワイのキラウエヤ火

図 1　白老から見た樽前山と凝灰岩丘（2015 年 2 月 21 日撮影）　右手に樽前山山頂の大型火口と 1909 年溶岩ドーム
があり、左手の尾根に多峰古峰 ( たっぷこっぷ ) 山南の小山が見える。草原は白老川沿いの沖積平野、背後の支笏
火砕流台地は写真左の白老台地に連続する。

1) 北海道総合地質学研究センター
Hokkaido Research Center of Geology
連絡先 : 札幌市東区中沼町 29 番地 283
Nakanuma-cho 29-283, Higashi-ku, Sapporo City, Hokkaido 007-0890, Japan, miyasaka@hrcg.jp
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Isabella_Bird（ウィキペディア）

山などの記述と描写が高く評価された旅行記（1875）「ハ
ワイ諸島」が『ネイチャー』誌に絶賛され，一流の旅行
作家としての地位を確たるものにした．その後の非キリ
スト教世界の探検などの功績によって 1892 年，女性初
の王立地理学協会特別会員に選出されたという．

2012 年に植物学者・辻井達一（1931-2013）はバー
ドが歩いた道の自然の事物を見直して紹介し，彼女の見
た火山地形や並木を含めた植物が現在の道路を彩ってい
ると指摘した（辻井・窪田，2012）．
　今回は，「完訳　日本奥地紀行」の訳注を参考にバー
ドの樽前山行を紹介し，筆者の所見を加える．

1．1874( 明治 7) 年樽前山噴火の経緯
　船越長善（1974）の報告を整理すると，噴火の経緯
は次のようになる（宮坂，2020）．
　噴火は 2 月 8 日午前 11:25 に噴火が始まり午後 2:30
まで続き（第 1 の大噴火），小噴火 2 回の後，午後 6 時

＜自由投稿＞
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ふたたび鳴動して 10 倍もの規模の噴火が起り深夜 11
時過ぎに鳴動は止んだ（第 2 の大噴火）．
　2 月 9 日午後 8 時，地震に引き続いて黒煙が上がり数
次にわたって火を噴いた（第 3 の大噴火）．2 月 10 日以
降は噴煙と鳴動があるくらいで大きな噴火は無く，噴火
鎮定とされた．
　このように噴火経緯は開拓使の命によって記載された
が火口の観察はなされず，最初の観察者は 4 年後のバー
ドであった．彼女がナチュラリストと呼ばれる由縁が，
これで理解できる．彼女は「日本奥地紀行」に火口の様
子を書き残したが，スケッチは付していない．

2．噴火は2月 16日まで続いたか？
開拓使の噴火記録は 2 月 8 ～ 10 日にわたったとして

いたが，北海道地方史の先駆をなすとされる『札幌沿革
史』は 2 月 16 日に札幌で降灰と震動があったと記した．
これが史実とされて，噴火が 16 日まで続いたとされて
きた（勝井，2007）．

7 年 2 月 16 日午後 2 時頃より樽前山破裂し，7 時頃よ
り灰を降らし終夜震動し暁に至りて止む．

しかし，北海道最初の歴史書『北海道志』では，船
越報告に準じて次のように記していた． 

7 年 2 月 8 日胆振国勇払郡樽前山噴火し電光激写灰砂降
ること雨の如し．震動数回．三日にして止む． 

また，歴史学者・河野常吉（1863-1930）は古老の
談話をそのまま（おそらく同意して）『さっぽろの昔話
明治編上』に掲載している．

樽前山大噴火の際札幌には降灰せず，また震動せず．札
幌沿革史記す所非なり」（富田貞賢談）

　このように，噴火の一次資料である船越による開拓使
報告を多くの人は支持していたとみられる．
　筆者は，『札幌沿革史』の記す 16 日の噴火経過が船
越が報告した 8 日と似ていることから，誤記ではないか
と考えている．「16 日の噴火では，札幌にも降灰があっ
た」とする記述は，再考を要するのではないだろうか．

3．三重の構造：大型火口・中央火口，溶岩ドーム
樽前山の 17 世紀以降の噴火史は，次のようである（勝

井，2007）．
1667 年と 1739 年のプリニー式噴火 *1 によって山頂

の大型火口が形成され，現在も山頂の火口として残って
いる．その火口内に 19 世紀初頭に形成された中央火口

丘は 1874 年の噴火で火口が開き，1909 年に溶岩ド－
ムが充填して盛り上がった．
　石川ほか（1972）は，このような噴火史によって形
成された樽前山の三重構造を紹介した（用語は勝井，
2007）．
・直径 1.2×2.0㎞の円形の大型火口，
・この中に低い中央火口丘があり，
・その火口内に溶岩ドームがあって火口を充填した．
　噴火史解明の基礎となった山頂の火口図は，1909 年
噴火の調査によって，初めて作成された．大井上（1909）
は溶岩ドーム形成直前（4 月 4 日）の大型火口の火口原
に開いた新しい火口の図を掲載した．これが，バードが
23 年前に覗いた「輸郭がはっきりとした噴火口状の非
常に深いカルデラ」であった（後述）．

4．函館から白老へ
　バードは 1878( 明治 11) 年 8 月 12 日に函館を出発し
陸路で森へ行き，舟で室蘭へ渡り，陸路を通って白老に
到着した（20 日）．当時の新室蘭港（トッカリモイ *2：
海
あざらし

豹 ( 湾）の木造仮桟橋にさっそうと降り立ったのだろ
う *3．
　そして，日本初の馬車用道路・札幌本道を辿って苫
小牧まで行き，さらに東の未踏の道を辿って平取で数
日を過ごし，「とても気に入った」白老へ戻ってきた．

5．白老海岸で考えた地殻変動
　バードは白老を気に入った理由を次のように述べた．

もっと丈夫だったら，きっとここを北海道の内陸の一部
を探検する基地にしたと思う．内陸には探検者に報
いるものがたくさんある．この辺りの蝦夷の地形変
化は明らかにかなり新しく，それを生み出したエネ

図 2. 西から見た明治初年の新室蘭港（北海道大学附属図書
館蔵）木造の桟橋に帆船が停泊している．広い道路は馬
車専用，郡役所などが立ち並ぶ室蘭の玄関口となった（関
口，2021）．
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ルギーは今なお終息していない．

　バードがかなり新しいと考えた地形変化は，海岸が全
体として海に向かって二，三マイル（約 3 ～ 5㎞）前進
していること，入江や岬に古い汀線が認められることで，
それが景観上の一大特徴だと記した．
　このコメントから白老の一帯が今なお上昇していると
読み取っていたことが明らかで，それは海面変動あるい
はテクトニクスに関連する変動の理解に通じている．
　筆者は，バードが王立地理学協会特別会員に選出され
た理由の一つに，このような理解力の高さに見ることが
できると考えている．

6．イザベラ ･バードの樽前山行
　幕末期の安政年間に画家・谷文晁の娘婿の目加田帯刀
は現在の写真にかわる写生図を，蝦夷地一円に渡って描
いていた．その樽前山に大噴火の痕跡は描かれておらず，
全山が緑に覆われている（図 3）．
　バードは，その 20 年ほど後の 8 月 29 日，これと変
わらぬ白老付近の河岸で火山灰露頭を観察し，遠くの火
山地形を双眼鏡を覗いていた（図 3）．その観察は目加
田のスケッチ後の変化を見逃がさなかった．

内陸を見ると右手に見える樽前火山の灰色の頂きには何
も生えず，両側の森も一部が爆発によって欠けてい
た．

　この山頂付近の失われた森が 4 年前の噴火によるもの
であることに，バードは気が付いていた．５年前のハワ
イ諸島探訪が地形を見る目を育んだことが良くわかる一
節である．
　こうして地形や地質を見て過ごすうち，樽前火山

（volcano of Tarumai）や凝灰岩丘（tuff cone）などを
見に行きたいと思うようになった． 
①	 新しい地層は軽石層をなし，表面は植物性の腐植土

で薄くおおわれているので，噴火後 50 年も経って
いない（図 3　河岸の露頭） 

図 3． 幕 末 期 の 白 老 川 と 樽 前 山（ 目 加 田 帯 刀，
1871 ｢胆振州 ( 下 )｣：北海道大学附属図書館蔵）
原図は 1874 年噴火前の安政年間に描かれた．右
端に描かれた樽前山は山頂まで緑に被われ，噴火
による森林火災は認められない．白老川河岸の露
頭に，新しい軽石層が露出している．

図 4. 白老で想定した観察ポイント（国土地理院 2.5 万分の 1 地形図を使用）
　　★：ポンベツ川の温泉　①：図 3 の白老川河岸．
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②	 深い森におおわれ，すばらしい山峡の裂け目がいく
つもある川並み（図 4　②）． 

③	 侵食の進んだ尾根筋が古い時代の凝灰岩丘か？確か
めたい！（図 4　③）． 

④	 火山の背後から内陸を見たい（図 4　④）．
　そこで，良い馬を一頭と馬で案内するアイヌを雇い入
れて，8 月 29 日の丸一日，調査しながら火山をめぐる
ことにした．
6-1．ポンベツ川の温泉
　バードは「何時間もの退屈極まりなく疲れ果てる行程
を経て」白老川沿いの温泉湧出地点に着いた．そこは辻
井・窪田（2012）によれば支流のポンベツ川 *4 で，現
在は滝野温泉の跡がある．
　この温泉湧出を，バードは次のように記している．
・煙と蒸気の吹き出し．
・地下で爆鳴がとどろく巨大な割れ目．
・火山噴出物の鑑定（軽石やスコリア，新しい溶岩など）
・割れ目の硫黄の針状結晶．
・温泉の成分（硫黄分の堆積），硫化水素ガス（強烈な

ニンニク臭）．
・湯温の推定（手を入れられない熱さ，8 分半で卵がゆ

で上がる，ハンカチを入れて乾き具合を見る）．
・温泉に湯垢はなく，湯につけたハンカチが汚れないこ

とから，泉質が綺麗なことを確認．
　以上は驚くべき観察手法で，筆者は旅に出た時，これ
だけの観察と記録はできない．さすがに王立地理学協会
の特別会員に推薦されるだけのことはある！
　その後，昭和の初めに沖野温泉として自然温泉を開発
して立派な宿舎が建てられたが，湯温が低いこともあっ
て成功しなかったそうだ．最近，訪れた人も「人肌の湯」

だったと，以下のように感想を述べている（「ポンベツ
川支流～石狩白老滝・沖野温泉」*6）．

踏み跡を進むと，しだいに硫黄の匂いが漂い，「ポンベ
ツ川温泉沢」の名板が付いた砂防（ダム）の先に小
さな湯滝を見付ける．上にこじんまりした湯船があ
り，濁ってしまったが人肌の湯が気持ち良い．

　このようにバードの観察とはかけ離れた低い湯音と
なっている．50 年の間に，地下の湯脈に変化が起った
のか．
　この上流，ポンベツ川支流の源頭にある支笏溶結凝灰
岩でできた「石狩白老滝」は容易には越せない．おそら
く，当時のアイヌの人たちが支笏湖西岸への往来に使っ
た道 *7 があったのだろう．
6-2．凝灰岩丘へ　
　バードも馬もへとへとになって，3 時間をかけて尾根
筋，白老台地（古くは社台台地）へ辿りついた．ここは
支笏溶結凝灰岩が造った高台で，登りきると，円錐形の
小山が見えた（図 6　中央の小山）．

その比高は 60 ～ 100m，さらには 120m もありそうで，
老齢の木々と腐植土におおわれているが，円錐形の
形状は実に明瞭だった．

　この凝灰岩丘は多峰古峰山の南にある 646m ピーク
に当たると考えられ，標高 500m 弱の台地面から円錐
状の小山で（図 6），古川・中川（2010）によれば鮮新

図 6．バードが観察した多峰古峰山南の小山（646m
ピーク）　二瘤の山は，支笏火砕流堆積物に埋め
尽くされずに地表に残された残丘 *8 であろう．

図 5．ポンベツ川支流に湧き出る温泉（ウェブ「ヤ
マレコ」marikka 投稿 *5）
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世の溶岩からなるとされている．筆者は，溶岩ドームで
はないかと考えている．
6-3．1874( 明治 7) 年火口へ
　バードはそこから必死の思いで 1 時間ほど東へ進み，

「火山円錐丘」（火砕丘のこと）の頂きに上った．ここは
樽前火山の南西縁にある西山（標高 993.8m）だ（図４）．
　バードは，次のように観察した．

輸郭がはっきりとした噴火口状の非常に深いカルデラを
発見できたので，十分に報われた．側面に植物が生
い茂ったこの非常に深いカルデラは，カウアイ島の
古い火山円錐丘 *9 のものにとてもよく似ていた．

　バードが観察した噴火口と見られる非常に深い空洞
*10 （cavity）は現在では痕跡が残るのみであるが，当時
の火山学者は図 8 のように描きとめていた．
　勝井（2007）の樽前山噴火史によると，1669 年と
1739 年のプリニー式噴火で外輪山内側に大きな火口原
ができ，安政年間の噴火で中央火口丘と小さなドームが
成長した．そのドームは 1874（明治 7）年噴火により
吹き飛ばされ，直径約180mの火口が開いた．これがバー
ドが見た「非常に深い空洞」で，その姿が噴火 35 年後
に大井上（1909）によって描かれていた（図 8）．それは，
次の噴火の調査にあたった火山学者たちの仕事によるも
のだった．
　1901( 明治 34) 年 1 月に小噴火が起り，3 月 30 日に
は激しい爆発があって周辺に降灰した（勝井，2007）．
直後の 4 月 4 日に大井上は樽前山頂をスケッチし，5 月
1 日までの約一ヵ月間に渡って描いた 8 枚の火口図と写
真を「震災予防調査会報告」に掲載したのだ．
　その第 1 版の第 1 図と第 2 図に描かれた火口が 1874
年噴火で中央火口丘に形成されたものと推定される．
この直後の 4 月 18 ～ 19 日に火口に溶岩が上昇し，饅
頭状のドームが形成された（図 9［上］）．その周囲，と
くに南に元の中央火口丘の火口縁が僅かに残っていた．
かくして，「三重式の火山」と呼ばれる樽前火山ができた．

6-4．バードの見た唐沢源頭の露頭
　バードは，火山円錐丘の一部と見た大きな火口原の縁
を巻くように細い川が流れ，一部では開削（侵食）によっ
て現れた赤と黒の火山灰からなる土手を見出した．
　細い川と開削は，「1874 年噴火時には火口原の南に
あった水溜りは埋まったが，付近の空沢（唐沢のこと）
上に長い裂隙が形成された」という木村岩太郎談（田中

図 7．多峰古峰山～樽前山付近の地質図（土居，1957）

図 8．1874 年火口と考えられる 1901 年溶岩ドーム
形成前の火口（大井上，1909）

図 9．唐沢源頭の比較　［上］1919 年 5 月 1 日の樽前山
山頂：大井上（1919）の第 8 図　［下］現在の唐沢
源頭露頭：中川（2011）　噴出物の境界を白線で示す．
Ta-1874 は 1874 年噴出物，Ta-afl は 1874 年火砕流
堆積物．左後方は西山，背後に風不死岳．
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館 1926）と符合する．それは大井上（1909）の図にも
示されていて，そこでは土手らしきものまで描かれてい
る（図 9［上］）．
　今では，大火口内から覚生川へ流れる唐沢の源頭部で，
赤い 1739 年火砕流，その上位の黒い 1874 年・1909
年火山噴出物を見ることができる（中川，2011）．バー
ドの「赤と黒の火山灰の土手」は，ここを指すであろう．
この記述も，バードが山頂に到達していたことを示す大
事な証拠である．
6-5．白老への賛辞
　バードは９月２日の短いツアーを絶賛した．北海道の
爽やかな夏がスコットランドを想わせたようだ．

朝の天気も，スコットランドの高地地方で雨が降る前に
時たまあるようなすばらしい快晴だった．空は澄み
わたり一片の雲もなく，視界は最高で，空も山も青
く染まり，露がしっとりと草を濡らし，太陽が光り
輝いていた．そのため，そうでなくとも美しい風景は，
いっそう魅惑に満ちていた．

7．イザベラ・バ－ドへの贈り物
　しかし，不思議なことに，樽前の山頂から北に見える
支笏湖や恵庭岳の姿（図 10）について，バードはまっ
たく触れていない．それは彼女の課題だったのだが，す
でに「死ぬかと思うほどへとへとに疲れ」ており，巨大
なカルデラ湖や火山の連なりを認識することができな
かったのかもしれない．
　蔦や笹の茂る藪を馬に乗っての踏査で顔や手足は傷だ
らけ，挙句の果てに落馬して気を失ったりした．それで
も案内のアイヌが献身的に助けて，なんとか白老に戻れ
たのだった．（括弧内は筆者）

凝灰岩丘とギザギザの峰々（樽前山のこと）を後ろ髪を
ひかれる思いで後にし，疲れた馬に乗って四苦八苦
して進んだ．だが，そのうち私の馬が完全にのびて
しまったので，馬をひいて歩かねはならなかったし，
最後の時間は川の浅瀬も歩かねばならなかった．白
老に戻った時には夕方だった．

　バードが見逃した絶景は，その百年後に北大理学部地
鉱教室の八木健三（1914-2008）によって描かれ，火山
学者・勝井義雄（1926-2015）に贈られた（図 10）．勝
井先生に許されて，筆者は「支笏湖残照」をコピーさせ
ていただいた．
　今，この一文を書きあげてみると，バードにこそ相応
しい一幅だと思うに至っている．記して，イザベラ・ルー

シー・バードの霊前に捧げるものである．

おわりに
　バードは，自然に対する並はずれた好奇心と観察眼を
もって白老を歩き，その最も優美な風景である樽前山と
けし粒のような小山を遠望し，さらに新しく開いた火口
に挑戦した．
　1871 年樽前山噴火の 4 年後，まだ緑濃い夏，アイヌ
と二頭の馬がバードのきわめて困難な山行を助けた．噴
火後 7 年にして樽前山を世界へ披露できたのは，かれら
の献身のおかげであった．そして何より，バードの類い
稀な自然探訪への情熱が噴火後最初の火口観察者となり
えたのだと，筆者は思う．
　加藤幸子（1996） は，著書『翼をもった女』で，バー
ドを「海を渡る鷹のように力強く飛び続けた」と評した．
さらに，バードに原始の自然とそこに共存する無垢な人
間を求める渇望があったと考え，日本という国の果て＜
北海道＞に来て自由に＜奥地＞を賛美することができた
と述べた．
　その「奥地」には平取のコタンがあり，帰路の白老に
は「自然の極」である美しい樽前山があったのだ．
　日本におけるバードの未踏の地（Unbeaten Tracks）
は，アイヌ人がのびのびと暮らす豊かな自然に囲まれた
＜北海道＞，すなわち＜蝦夷＞であった．彼女は，その
魅力が日本での最も素晴らしい思い出になったと述懐し
ている．
　申し訳ないことに，ものぐさな筆者は彼女の探訪ルー
トを辿っていない．今回の記述の大部分は既往文献の整

 
図 10．八木健三が勝井義雄夫妻に贈った「支笏湖

残照」（1981）　左から樽前山・風不死岳．・支
笏湖・恵庭岳
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理によるものであるが，『完訳　日本奥地紀行』と異な
る点もある．バードが辿ったルートの現地踏査をしたい
ところではあるが，筆者は翼を持ち合わせていない．他
日を期したい．
　コミック「ふしぎの国のバード」（佐々木大河）は秋
田に入ったところだ（第８巻）．北海道はまだ先である．
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*1 プリニー式噴火とは、爆発的な噴火で大量の軽石や火山灰
などの火砕物をまじえた噴煙が高速で上空高くまで到達
する噴火をいう．（『地形の辞典』による）

*2 トッカリモイは知里真志保博士（1909-1961）の書き方、
その意を松浦武四郎などに倣って山田（1984）は「海豹」
とした．現在の地名は、永田（1891）のトキカラモイ（チ
カを取る湾）とする説に因っている．

*3  4 月 25 日第 4 回会員交流会の質疑でバードが室蘭港に降
りたことを指摘された．改めて調べたところ、その古写
真を見つけることができた．ここには西洋風 2 階建ての
郡役所のほか、官立病院、電信所、官舎、官庫などが立
ち並び、室蘭の玄関口となったという（関口、2021）．
坂の上、右手にあるホテル風の建物が郡役所だろう．

*4　「完訳　日本奥地紀行」（2012）の訳注では、樽前山へ上っ
た川は白老川ではないとした．白老川を上ると、樽前山
西 10㎞の尾根筋に至ってしまい、樽前山とはまったく結
びつかないという．しかし、本稿で記したようにバード
の目的は樽前火山だけではなく凝灰岩丘にもあった．そ
れが多峰古峰山に比定されるのであれば、アイヌの案内
人が白老川ルートを選択したと考えるべきであろう．さ
らに、白老川支流ポンベツ川以外には温泉湧出は知られ
ていない．

*5　https://www.yamareco.com （投稿 marikka）
*6「ポンベツ川支流～石狩白老滝・沖野温泉」ezoyama.

web.fc2.com/tozan/ishikarishiraoitaki2016.htm
*7 白老のアイヌが支笏湖西岸美笛のシラッチセ（岩屋）を使っ

ていた可能性を示している．幕末期には仙台藩士がシラッ
チセに潜伏後、小樽まで歩き船で帰国したとされる．昭
和 25 年頃までは狩猟の際の大切な野営地として利用さ
れていたという．（以上は「新千歳市史」下巻 1083 頁）．
バードの案内を引き受けたアイヌは美笛への道を知って
いたのだろう．（この項、苔の洞門研究会の先田次雄氏の
御教示による．）

*8 残丘とは、周辺よりも侵食が遅れたために突出した高まり
を指す．（日本地形学連合編『地形の辞典』朝倉書店による）

*9 ハワイ諸島北西のカウアイ島東南部にあるキロハンナ・ク
レーターと推察される．バードは同島を旅した折にこの
小楯状火山を目にすることができた．（「完訳　日本奥地
紀行」の訳注で、火山学者・守屋以智雄の教示と付され
ている）．

*10 バードは噴火口の側面に植物が生い茂ったと記している
が、大噴火の４年後に植生が復活するとは考えられない．
注意すべき点だと、筆者は考える．
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とんどが、彼の研究成果だったからだ．
　いろいろあったが、地鉱教室のある会で歌った「ベサ
メムーチョ」の見事さに、さすがの八木健三先生も「私
はもう歌わない」と仰ったことが最初の衝撃だ．また、
ご自分の結婚式で歌った北島三郎の「函館の女」は、さ
らに忘れられない衝撃だった．愚妻は、今でも山岸さん
を「函館のひと」と呼んでいる．
　私事を重ねるが、1986 年に学位論文を作成していた
時、先輩の山岸さんはまだのようであった．そのことを
指導教官の勝井先生に質すと「我々は世界に通用する論
文を書いている」と仰って、未発表であることを気にし
てはいなかった．研究レベルの大きな差を改めて感じた
思い出である．
　筆者が遊んでいた支笏湖・苔の洞門を造った 1874 年
火砕流の見学に勝井先生をお誘いした時、すでに長時間
の外出は御無理となっていた．今進めている『札幌の失
われた川』出版の準備が終わったら山岸さんと行こうと、
密かに目論んでいたが、こちらも叶わなかった．
　本誌の「樽前山シリーズ」をお二人に捧げますので、
ご笑覧下さい．お二人に弔意を表すとともに、ご冥福を
お祈りいたします．

＜追悼：山岸宏光さん＞
　北海道総合地質学研究センター第 5 回会員交流会

（2021 年 4 月 25 日）で、筆者は「樽前山 1874 年噴火
を見た人たち―船越長善の詳細画像を中心に」を報告．
その中で、船越が噴煙と雷光を描いたことを紹介した．

「直線状に描かれた光」は宮坂（2020）の図 7 と図 10
の二図であるが、山岸さんは「あれは火山弾である」と
教えて下さった．1874( 明治 7) 年火砕流が安山岩溶岩
の火山弾を含んでいる露頭や巨大岩塊が火砕流跡地に散
らばっていることを思い出し、ありがたく記憶に留める
ことにした．
　ところが、まもなく山岸さんは息を引き取られたとい
う．コロナ禍で交流会後の懇談を避けたことが悔やまれ
る．別れには後悔が付いてくる．
　１年先輩の山岸さんとは学部移行した 1964 年に初め
てお会いし、それから 60 年近くお付き合いさせて頂い
た．
　共同の大仕事は北大出版会の「北海道の地すべり地
形」（1993）であった．山岸さんが勤務を離れた時間を
つぎ込んで全道の空中写真を判読した資料をまとめたも
のだ．共著にしようかと申されたが、固く辞退した．ほ



「室蘭 ･絵鞆半島外海岸」洋上モニターツアー：地質解説ガイド資料

室蘭 ･ 絵鞆半島に 1,000 万年前の
海底火山の活動の跡を見る

松田 義章 1）2）・山岸 宏光 1）

１ はじめに
 　 室蘭市の絵

え と も

鞆半島は , 北半部 ( 内海岸 ) は埋立地も含めてやや平坦な日本有数の工業地帯 ( 工場群 ) となってい
る . これに対して , 南半部 ( 外海岸 ) は勇壮な断崖絶壁が連続する海岸となっている . その南半部 ( 外海岸 ) には豊か
な自然景観が展開し , そこには , 今から 1,000 万年前の活発な海底火山の活動の跡が見事に残されており , その観光
資源としての価値は高い . 本日の絵鞆半島 ( 外海岸 ) クルーズでは , その大昔の海底火山の活動の跡を海上から見学
しながら ,1,000 万年前に展開された室蘭の大地のダイナミックな活動の様子に思いを馳せていただきたい .

２ 絵柄半島の地質の背景と予備知識
　(1) 室蘭 ･ 絵鞆半島の大地の生い立ち：
　　① 1.000 万年前の海底での火山活動 ( 海底火山 ) と水冷破砕岩の噴出活動～海底での地球岬火山の形成など .
　　②海底での大規模な軽石噴火の活動～銀屏風やイタンキ浜の地質と海岸地形の形成 .
　　③ 500 万年前の絵鞆海底火山の隆起 ･ 陸化と , 母恋富士等の陸上での単成火山活動～母恋富士 , 測量山 , 鍋島山

などの陸上火山の形成 .
　　④砂州の成長によって , 絵鞆島が本土と繋がる . ～絵鞆半島という陸繋島の形成 .

   (2) 室蘭 ( 絵鞆半島 ) の地質のキーワード
 * 大昔 ( 約 1,000 万年前 ) の海底火山
 * 岩脈
 * 溶岩ドーム
 * 水冷破砕岩 ( ハイアロクラスタイト )
 * 軽石凝灰岩
 * 前置層 ( フォアセット ･ ベッド )

   (3) 室蘭 ( 絵鞆半島 ) の地質を理解するために～地質や火山に関する用語等の予備知識

  * 岩脈と岩床　* 岩脈と節理　* 溶岩ドーム　* 水冷破砕岩 ( ハイアロクラスタイト )
  * 軽石凝灰岩　* 前置層 ( フォアセット ･ ベッド )

総合地質　第 5 卷　第１号　89-98 ページ　2021 年 10 月
General Geology, Vol. 5, No. 1, 89-98, October 2021

＜報告・資料＞

1）北海道総合地質学研究センタ− 
2）北海道教育大学札幌校 非常勤講師

2021 年 6 月 25 日受付
2021 年 8 月 15 日受理
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　【 用語解説 】：室蘭 ･ 絵鞆半島外海岸の地質を理解
するために

　　①岩脈と岩床：マグマの通り道 ( 貫入 ) の跡の内 ,
ほぼ垂直方向のもの ( 上ってきた道 ) を岩脈，
これに対して，( 地層の層理面等に沿って ) ほぼ
水平に貫入しているものを岩床という（図 1）．

　　②岩脈と節理：岩脈を詳しく観察すると，一般的
に岩脈の伸びた方向に垂直に規則的な割れ目の
構造（模様）が見えることがある．この割れ目
の構造 ( つくり ) を節理という（図 2）．このよ
うな節理は液体であるマグマが冷却する際にで
きることが多いことから , 岩脈の方向からマグ
マの流れた方向を推定することができる．一般
にほぼ垂直な方向の岩脈には , 水平な方向の節
理 ( 柱状節理 ) が発達していることから，逆に
節理の方向からマグマが流動した方向を推定す
ることができる（図 3）．すなわち , ほぼ水平な
方向の節理 ( 割れ目 ) が発達していると，この
岩脈中のマグマは垂直方向 ( 大概は上に向かっ
て ) に流動したことが分かる．

　　③溶岩ドーム：火山は，それを形成したマグマの粘性 ( 流れにくさ ) によって様々な形のものができる（図５）．
粘性の大きい ( 流動しにくい ) マグマは , 一般にやや低温 (900℃前後 ) で二酸化ケイ素 (SiO2) が多く含まれる
という傾向がある．従って，SiO2 を多く含み，粘性が大きく，やや低温のマグマが陸上や水底に噴出すると
釣り鐘状 ( ドーム状 ) のものとなり，このような形状のものを「溶岩ドーム」という．なお，SiO2 を多く含む
マグマは爆発的な噴火をすることが多い．

図２　岩脈と節理

図１　岩脈と岩床 ：「ニューステージ地学図表」（浜
島書店）（2021）より引用

図 3　柱状節理のでき方：「ニューステージ地学図表」（浜島書店）（2021）より引用
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　　④水冷破砕岩：マグマが水中 ( 水底 ) に噴出すると，粘性の小さいマグマは「枕状溶岩」と呼ばれる，枕を積み
重ねた様な形状の溶岩ができることがある．さらに，様々な粘性のマグマが水によって急冷されると破壊さ
れ溶岩の破片 ( かけら ) のような角礫状なものの集合体ができる．このようにしてできた溶岩の破片 ( かけら）
の礫が集まって固結したものを「ハイアロクラスタイト」という．筆者の一人，山岸はこのハイアロクラス
タイトを和訳して「水冷破砕岩」と命名した（山岸ほか，2019）．すなわち，「水冷破砕岩」が認められると
その生成環境は水中 ( 水底 ) であったということができる．地球岬を含む絵鞆半島外海岸を構成する地質の大
半は，この水冷破砕岩によって構成されており，絵鞆半島はかつての水中の海底火山であるということがで
きる．

図 4　火山の形とマグマの性質：「地学基礎　新訂版」（実教出版）（2021）より引用

図 5　水冷破砕岩 ( ハイアロクラスタイト ) の形成
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　　⑤ ( 軽石 ) 凝灰岩：火山は，その噴出の際に様々なものを噴出する（図 6）．すなわち，火山の噴出の際に，(i)
気体として噴出するもの ( 火山ガス : 主に水蒸気である )，(ii) 液体として噴出 ･ 流動するもの ( 溶岩 : 液体の
他，噴出後に冷却して固体として固まったものも溶岩と称する）．（iii) 固体として噴出するもの ( 火山砕屑物

【かざんさいせつぶつ】: このうち，粒径が 2mm 以下のものを「火山灰」．粒径に関わりなく内部に孔がたく
さん空いていて SiO2 を多く含み白っぽい色をしているものを「軽石」，形が紡錘状などとなっているものを「火
山弾」という）．ちなみに，主に火山灰が固まってできた岩石を凝灰岩 ( ぎょうかいがん ) といい，このうち，
軽石を含んだ火山灰が固まってできた岩石を軽石凝灰岩という．なお，軽石凝灰岩は，陸上や水底で火山が
爆発的な噴火によって形成されることが多いので，銀屏風のように，主に，軽石凝灰岩によって構成されて
いる地層は，大昔の爆発的な噴火によって形成されたことが推定できる．　　　　 

　　⑥前置層：地層は，一般に海底の地形がほぼ水平な場合には，水平に溜まる ( 堆積する )．これが，後の大地の
変動 ( 地殻変動等 ) によって水平ではなく，斜めに傾いた地層となる場合がある．一方，河口付近にできる三
角州を形成する地層や，陸上あるいは海底火山の山腹～山麓の斜面などでは，初めから斜めに地層が堆積する．
このような地層を「前置層」（フォアセット ･ ベッド ) という．　  

　　　　例えば，トッカリショ付近の海岸の崖に見られる地層は斜めに傾いているが，様々な調査結果から，この
海岸の地層は，水平な地層が後の地殻変動によって傾いたものではなく，「前置層」であるとされている．

図 7　火山の噴火のしかた
図 6　火山から噴出するもの ( 火山噴出物）

図 8　水平に堆積した地層と , 斜めに傾いた地層（前置層）    
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３ 観察地点の見どころ（観察地点の位置は図 24 に示
す）

①大黒島：大黒島は，大昔この島付近で大地震や地
殻変動等によって，海底で地すべりが発
生して，土石流等の土砂の移動や乱堆積
によって形成されたと考えられている．                                       

②銀屏風：水中に爆発的に噴出し堆積した軽石凝灰岩によって構成されている．本地域の崖 ( 露頭 ) の地層は大
きく，上下の２つの地層によって構成されており，かつての水底で噴出した軽石流堆積物は，向かっ
て左側→右側の方向に流れて堆積したものと推定される（山岸ほか，2019）．

 図 9　海底土石流堆積物によって構成されている大黒島 

　　　        　
③ハルカモイの溶岩ドーム：やや低温 ( 約 900℃ ) で

SiO2 を多く含み，粘性の大きなマグマが
水底に次々と溶岩として噴出して成長し，
水中に巨大な溶岩ドームを形成した（山岸
ほか，2019）．流出して厚くなった溶岩流
の内部には冷却して柱状節理が発達してい
るのが観察される．

図 10　「銀屏風」の地層の産状  図 11　水中軽石流堆積物の形成メカニズム

図 12　ハルカモイ付近の溶岩ドームの産状

④搭状の地形：増市浜付近に見られる塔 ( ピラー ) が
林立する地形（図 13）. この崖 ( 露頭 ) は，
水底に噴出した水冷破砕岩が , 熱水変質や
部分的に珪化作用を受け , 硬さの差異が生
じて , 軟らかい部分が選択的に侵食され ,
硬い部分が残されて塔が多数形成されてで
きたものと推定される .

図 13　増市浜付近に見られる搭状の地形
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⑤ろうそく岩：マグマが地下から上昇してきて岩脈を形成し，その部分は岩質的に硬いため , 侵食されずに，ろ
うそく状の形態として残ったもの . その上部 ( 先端部分 ) は菱餅状の特徴的な形をしている．ろうそく
状をなす全体の地質は，いくつかの節理で区分されるブロック状のもので構成され，先端部の菱餅状
の部分は，形が枕状溶岩によく似た「にせピロー」とよばれる．ちなみに，ろうそく状の地形としては，
積丹半島「余市」のローソク岩が有名である．

⑥「室蘭桃岩」：巨大な桃の形をした岩体で , 表面には放射状に発達した節理や，同心円状の節理が観察できる．
これは，巨大な円柱状 ( 環状 ) の岩脈の横断面を見ているものと推定される．なお，「室蘭桃岩」は，今回，
筆者の一人である山岸によって命名された（山岸ほか，2019）．

図 14　室蘭「ろうそく岩」の産状  図 15　室蘭「ろうそく岩」の形成過程モデル

図 16　「室蘭桃岩」の産状 図 17　「室蘭桃岩」に見られる節理とその立体的イメージ

⑦蓬莱門：柱状節理の発達した複数の岩脈群とからなり，柱状
節理を有する岩脈の一つの下部が侵食 ･ 崩落して「門」
のような形となったもの（図１８，１9）．

図 18　「蓬莱門」の産状
図 19　「蓬莱門」を構成する岩脈の柱状節理
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⑧「鯨岩」：巨大な「鯨形」を示す岩体．周囲の崖 ( 露頭 ) は傾斜している「水冷破砕岩」からなるが，この一部
が溶岩ドーム状の地形となっており，マグマがほぼ水平的に，左側→右側に向かって貫入しているの
が観察される（図 20，　21）．このような形状を示すものは，広い意味で「岩床」と呼ぶことが多いが，
周囲の地質から推定して水中に貫入したものらしいので，「水中溶岩ローブ」と称する．なお，この「水
中溶岩ローブ」の形が「鯨」の形に類似しており，また，室蘭市のロゴである「kujiran」に似ている
ことに因んで，今回，この岩を筆者の一人である山岸は「鯨岩」と命名した（山岸ほか，2019）．

⑨地球岬：夥しい岩脈群によって構成される巨大な
水中溶岩ドーム．絵鞆半島外海岸を構成
する地質の中心的な存在であり，空中，
陸上および海上からの調査 ･ 観察結果を
総合すると，約 1,000 万年前の海底火山
の中心部 ( 山頂 ) を構成しているものと推
定される．なお，かつて海底火山の周辺
部を構成していたと推定される「水冷破
砕岩」体は，その後の侵食によって大半
が消失してしまったと思われる（図 22）．
　　　　　　　　

図 20　「鯨岩」の産状 図 21　「鯨岩」の形成モデル

図 22　地球岬：絵柄半島外海岸を構成する海底火山の中心地

⑩金屏風：「金屏風」の金色 ( 黄土色 ) は，ガラス質の水冷破砕岩の風化や変質による変色．これらは，主に，海
底風化作用か , 熱水変質や温泉変質による粘土鉱物化によって変色してしたものと推定される．

⑪トッカリショ：軽石凝灰岩層の前置層 ( フォアセッ
ト ･ ベッド ). 層状の水冷破砕岩の地層が
海側に傾いている．これらの地層は海底
火山等の山腹から山麓の斜面に堆積した
ため，初めから傾いて堆積した地層であ
る（図 23）．

                         

図 23　トッカリショの地層の産状 ( 前置層 )  
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【後書き】：
  本資料は，2018 年より松田が山岸とともに関わってきた，｢室蘭地域の観光地質の振興｣ のために依頼されて行っ
てきた試みの内容の一端を紹介するものである．
  本資料は，山岸との共著の形となっている．水中火山岩の研究については国際的な評価を得ている山岸との敢えて
の松田の共著ということの意味について，若干，述べさせていただきたい．本資料は，単に ｢室蘭の絵鞆半島の地質
｣について易しく述べた巡検案内書に留まるものではないと自負している．本資料に関わって松田の執筆の背景には，
日頃，巡検案内において痛感している事があり，その事の克服に向けたこだわりがある．それは，N.R. ハンソンの
提唱するところの ｢観察の理論負荷性｣ を踏まえた巡検案内の実施ということである．すなわち，ある事象を観察
し解釈するためには，その事象に関する知識や理論の質と量に依存し，そのことによって，観察の深まりの程度が
決定されるということである．そこで，今回の ｢室蘭 ･ 絵鞆外海岸の海上からの地質の観察｣ に先立って，｢最低限，
どの程度の知識や理解を予備知識等として持っていることが必要か？｣ について，科学教育学的な観点から検討を
加えた．その最低限，かつ必要不可欠な地学に関する知識や理論等のことを，ここでは，地学的に風景を読むため
の ｢地学リテラシー｣ と呼ぶことにする．すなわち，｢風景を地学的に読む｣ ということの重要性と，風景を地学的
に読むための，予備的な準備として，風景を地学的に読むために必要な ｢地学リテラシー｣ として何が必要である
のか？　また，そのための ｢地学リテラシー｣ の教育学的選定の意味について検討を加えた．本資料は，このための，
いわば ｢教育的な意図を重視した巡検案内書 ( 解説書 )｣ であることを目指したものである．すなわち，｢室蘭の絵鞆
半島の地質｣ を地学的に読むための必要最低限の地学用語の解説を，総論に掲載した図と，各露頭写真と並べて示
した図は，この ｢地学リテラシー｣ を観察者自身が習得するために用意されたものであることを理解していただき
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たい．実物の露頭 ( 及び露頭写真）がどんな地学的な意味をもっているのか？　また，その事象についてどのような
地学的解釈が可能かについて探った上で吟味したものである．この ｢地学リテラシー｣ の育成を目指した一つの試
みとして，本資料を活用していただきたい．
　なお，ここで，本資料作成の契機となった，山岸の室蘭の観光地質との関わりについて略記したい．
　山岸は，2017 年にＮＨＫの人気番組である ｢ブラタモリ　室蘭｣ に出演し，工業都市としては全国的に著名であ
るが，それだけでなく，その素晴らしい ｢地質景観｣ をもっていることにも一般に眼を向けさせるという啓蒙的な
活躍をして注目を浴びた．放送番組としての ｢ブラタモリ　室蘭｣ は，2017 年 11 月 25 日に放映されて好評を博し
た．さらに，2019 年３月には，その内容が書籍化もされ，｢ブラタモリ 18　秩父・長瀞・大宮・室蘭・洞爺湖・宮
崎｣ として刊行された．本資料の共著者である松田は，放送番組 ｢ブラタモリ　室蘭｣・その後の活動の一環として，
山岸の依頼により，その協力者となった．放送番組 ｢ブラタモリ　室蘭｣ が非常に好評であったため，室蘭の地質
が有力な観光資源となり得ることを一般市民に示すために，北海道庁胆振振興局や北海道開発局室蘭建設部等の依
頼により，主に室蘭市絵鞆半島外海岸のクルージングの地質解説等を試みてきた．なお，この活動は，山岸と松田
が理事・研究員を務める特定非営利活動法人 ･ 北海道総合地質学研究センター ( ＨＲＣＧ ) の教育・普及活動の一環
として行われてきたものである．以下に，その活動の概要について記すことにする．

＊ ｢ブラタモリ　室蘭｣ その後の活動の試み：
① 2018 年 8 月 2 日：むろらん 100 年建造物保存活用会主催のクルージング
   ・山岸による ｢室蘭市絵鞆半島の洋上巡検｣ 解説．
② 2018 年 10 月 27 日市民講演会（室蘭市室ガス文化センター大会議室）での講演

この講演会は，むろらん 100 年建造物保存活用会連続講演会の第 10 弾の招待記念講演として行われ，講演後の
質疑等も多く盛会であった．

   ・山岸の講演：｢室蘭は火山だった！−地質学が紐解く名勝ピリカノカの美−：室蘭絵鞆半島の水中火山｣
   ・松田の講演：｢比較考察：室蘭と小樽の観光地質～その可能性を探る～｣
 ③ 2019 年 8 月 7 日：北海道庁胆振振興局主催クルージング．
　・｢アイヌ語地名と絵鞆半島の地質｣ Ⅰ（山岸と松田が巡検案内．参加者は，室蘭市内の高校生．）　
 ④ 2019 年 9 月 18 日：北海道庁胆振振興局主催のクルージング．
　・｢アイヌ語地名と絵鞆半島の地質｣ Ⅱ（山岸と松田が巡検案内．参加者は，室蘭市内とその近郊地域の発信力の

有る女性．）　
  ＊なお，③及び④は，参加者によって，巡検の意義や感想等がＳＮＳで広く発信された．
 ⑤ 2019 年 11 月 16 日：北海道開発局室蘭建設部主催のクルージング．
　・｢絵鞆半島外海岸の地質｣（洋上巡検の案内の予定であったが，荒天のため，クルージングは中止．代わりにバ

スをチャーターして ｢室蘭八景｣ の見学を行い，山岸と松田が景観地質の解説を行った．

  ＊以後，covid19（コロナ禍）の影響で，これらに関連する活動は休止中である．

   なお，この活動が，山岸さんの突然の急逝によって，松田にとって４５年間に亘り，　地質学等の指導を仰いでき
た山岸さんとの最後の公的な活動となってしまいました．この間，実に 45 年間に亘り懇切丁寧に多面的なご指導を
賜ってきましたが，それらの学恩に何等報いることもないまま，逝去されてしまった山岸さん．今までどうも有り
難うございました．私の失ったものは計り知れないくらい大きなもので，現在は空虚と喪失感，そして失望感で一
杯です．この余りにも拙い小編が山岸さんと共に著した最後の書き物となってしまったのは返す返すも残念ですが，
本資料を謹んで哀悼の意を込めて御霊に捧げたいと思います．（合掌）．

　　　　　　　　　　　　　
 松田義章 記
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Artemieva, I.M., Thybo, H. and Shulgin, A., 2016. 
Geophysical constraints on geodynamic processes 
at convergent margins: A global perspective. 
Gondwana Res., 33, 4–23.

　リソスフェア・プレートの衝突境界である収束縁は，
強い地震や火山活動のために，地球上の最も破壊的な地
域である．収束縁における地殻と上部マントルの構造，
地震活動，沈み込むスラブの形態に対するプレート運
動の効果を明らかにするため，グローバルな地球物理
学的データをレビューする．異なった収束縁の 20 個の
横断プロファイルとともに，フリーエアー・ブーゲ重
力異常，熱流量，地震活動，上部マントルにおける地
震の Vs 異常，およびプレートの収束速度のグローバル・
マップを示す．３つのタイプの収束縁（海洋−海洋，海
洋−大陸，大陸−大陸）におけるこれらのデータの解析
は，以下の規則性があることを示す．1) プレートの収
束速度は，収束縁のタイプに依存しており，一つのプ
レートが海洋性である場合，収束速度が大きくなる．し
かし，太平洋中の最も古い海洋プレートは，最も小さな
収束速度をもつ．2) 一般に，大きなマグニチュードの

地震（M>8.0）の発生および収束縁に沿う中程度から深
部の地震の発生には海洋プレートの存在が必要である．
海洋スラブが大陸に沈み込むとき，深さ ca. 250 km と
500 km の間に地震帯のギャップが存在する．大陸と大
陸の衝突では，深さ ca. 200 km で地震帯が終わるので，
Zagros，Pamir および Vrandea 帯の下の沈み込みスラ
ブの起源が海洋性であったことを我々は提案する．3) 
大陸下に沈み込む海洋スラブの傾斜角は，海洋スラブの
年代や収束速度とは関連しない．海洋−海洋の沈み込み
の場合，次の明瞭な傾向が認められる：急傾斜のスラブ
は，若く速い沈み込みプレートに特徴的であり，非常に
速い収束速度のもとで，深さ約 500 km 以下でほぼ垂直
になるスラブの回転を伴う．4) 正もしくは負の大きな
フリーエアー重力異常に示されるように，収束域におい
ては局所的なアイソスタシーは成立していない．しかし，
アイソスタシーの平衡は，チベットのような広い変形地
域には存在するだろう．5) 熱流量のデータは，熱水循環，
火成活動，断層，水平方向への熱移送，および多くの収
束縁における熱流量測定数の少なさなどに影響されて，
顕著に不均質な測定値になっており，規則性は認められ
なかった．6) 収束縁下の上部マントルにおける遅い地
震波速度 Vs は，マントルの浅いレベル（上部 150 km）
に限定される．それは，マントル・ウェッジの溶融に関
連しているのだろう．

（君波和雄）
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Vaes, B., van Hinsbergen, D.J.J. and Boschman, 
L.M., 2019. Reconstruction of subduction and back-
arc spreading in the NW Pacific and Aleutian Basin: 
Clues to causes of Cretaceous and Eocene plate 
reorganizations. Tectonics, 38, 1367–1413.

　ハワイ – 天皇屈曲をつくった始新世（〜 50–45 Ma）
における太平洋プレートの運動の大きな変化は， 現在の
太平洋の西側海溝（伊豆 – マリアナ海溝）に沿う太平洋
プレートの沈み込み開始に起因すると考えられる．沈
み込みは，自発的もしくはイザナギ – 太平洋海嶺沈み
込みに起因して，もしくは太平洋プレート上に形成され
た Olyutorsky arc の北東アジアへの衝突後の沈み込み
方向の転換に由来して始まったと推定される．本論で
は，日本からベーリング海にかけての北西太平洋域に
おける後期白亜紀以降の背弧盆と付加テレーンに基づ
く詳細なプレート運動復元を提供する．我々は，大洋中
の Olyutorsky 弧（南東向きの沈み込み）と Kronotsky
弧（北西向きの沈み込み）の造構復元を提示する．この
二つの弧は，太平洋域北部で逆向きの沈み込み帯の上に
隣接して ~85 Ma のもう一つの太平洋規模のプレート再

編時にできた．Shirshov Ridge と Bowers Ridge（とも
にアリューシャン盆の海底にある）の形成を我々の復
元で説明する．そして，アリューシャン盆から報告さ
れている磁気異常がもし地磁気の逆転を示すのであれ
ば，アリューシャン盆の地殻は，Olyutorsky 弧の背後
の背弧海盆に ~85 Ma から 60 Ma の間にできたのであ
ろう．そのために，Olyutorsky 弧は，拡大軸（イザナ
ギ – 太平洋海嶺の東方延長と思われる）によって太平洋
プレートから分離され，Olyutorsky と北東アジアの衝
突に先行する ~55 Ma から 50 Ma の沈み込み極性の転
換（Olyutorsky 弧のカムチャッカへの衝突によるカム
チャッカ周辺での南東への沈み込みから北西への沈み込
み）は，太平洋ではないプレート（Olyutorsky プレー
ト．トランスフォーム断層で分離されたイザナギプレー
ト）の沈み込みを開始させた．それ故，この極性の反転
は，太平洋プレートの運動変化の直接的な駆動力とはな
らず，その原因は謎である．
＜訳者注：サハリンの Terpeniya から根室帯にかけて
の弧は，Olyutorsky 弧の南部が分離したものとしてい
る．これは Domeier et al. (2017) の見解を踏襲？＞

（君波和雄）
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Vauchez,  A. ,  Tommasi ,  A.  and Mainpr ice , 
2012, Faults (shear zones) in the Earth's mantle. 
Tectonophys., 558–559, 1–27.

　測地学的データは，短期間の大陸性変形がリソスフェ
アブロックを境する断層として局所化することを支持す
る．それに対して，地表で認められる大きな “ 断層 ” は，
リソスフェアマントルに影響を及ぼす．もしそうであれ
ば，歪みの分布は，リソスフェアプレートの力学的な挙
動を理解するのに重要なポイントになる．造山地塊やオ
フィオライト，マントルゼノリス中の変形したカンラン
岩の観察とともに，大きな断層帯の下の地震波の反射と
異方性に基づくいくつかの事実は，大きな断層がリソス
フェアマントルへと続くことを支持する．本レビュー
は，まだ充分に理解されていないリソスフェアマントル
の変形の多くの特徴に焦点をあてる．上部地殻の摩擦断
層および延性地殻とマントルにおける局所化した剪断に
おける変形間のカップリングは，後地震変形を説明する
ことを要求される．しかし，測地学的データから推定さ
れるマントルの粘性と実験から外挿されるマントルの粘

性は，リソスフェアマントル浅部の温度が高ければ（モ
ホで >800 ℃）一致する．地
震波の異方性，とくに S 波の splitting は，大きな走向
移動断層の下のリソスフェアマントル中の幅数 10km
オーダーのドメインにおいて，コヒーレント変形の証拠
を提供している．歪みの狭い局所化もしくは低角の傾斜
断層はまだ確認できていない．リソスフェアマントル中
における低角の地震波反射面の地震プロファイルイメー
ジは，マントル中の正断層もしくはより低頻度である逆
断層の軌跡と解釈される．しかし，これらの反射面の実
態は，充分に明らかになっていない．変形プロセスが研
究されたスケール（地表で連続的なマントルの露出が限
定されるために多くの場合数 km）と地球物理学的観測
によってマントル中の歪み局所化として推定されたス
ケール（数 10 lm）との間には大きな相違がある．それ
にも関わらず，変形した自然のカンラン岩中の変形マイ
クロ構造および結晶の定向性と地震学的な観測結果を結
びつけるデータは，マントル剪断帯の発達に役割を演じ
る歪みの局所化プロセスについての議論を可能にするだ
ろう． （君波和雄）
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Sun, M., Chen, H., Milan, L.A., Wilde, S.A., Jourdan, 
F. and Xu, Y., 2018. Continental arc and back-arc 
migration in Eastern NE China: New constraints on 
Cretaceous paleo-Pacific subduction and rollback. 
Tectonics, 37, 3893–3915.
　
　ロシア・シホテアリンおよび東 NE 中国大陸縁と内陸
の白亜紀造構発達モデルは，充分に明らかにされていな
い．火成活動史を理解し，広域的な造構作用を明らかに
するために，我々は，色々な種類の火成岩のジルコン
U–Pb 年代，角閃石と斜長石の 40Ar/39Ar 年代，全岩
の主成分・微量成分分析，87Sr/86Sr・143Nd/144Nd
同位体分析を行った．西シホテアリンの Pikeshan 層火
山岩類と随伴する花こう岩は，~118 Ma のピーク年代
を示し，トリアス紀 – ジュラ紀付加コンプレックス分
布域に産出する．全岩化学組成は，SiO2 が線状トレン
ドで上昇しながら，Eu/Eu* 値が 0.91 から 0.38 まで減
少，ε Nd(t) 値が +0.6 から –2.9 まで減少し，未成熟な
マントルウエッジ由来のマグマと大陸地殻のマグマとの
混合を示唆している．重希土類元素の depletion を示す
Pikeshan 花こう岩をホストとした珪長質の脈岩を伴っ
て，弧は期間を通じて厚化した．弧フロントの終焉は，
+4.5 から +1.1 のε Nd(t) 値を示す ~107 Ma の中間質
ランプロファイアーと珪長質脈岩によって示され，時間
と共にマントルの貢献が増大したことを示唆する．バイ
モーダルな火山活動と岩脈の定置によって特徴づけられ
る ~100 Ma に起こった Jiamusi ブロックの西方へのリ
ソスフェア展張は，アセノスフェアの上昇を示してい
る．これらの火成岩の時間的・空間的分布は，陸弧とプ
レート内火成活動が同時的に東側に移動したことを示
す．我々は，沈み込む古太平洋スラブの rollback が長

期間に渡り陸弧に影響を及ぼしたと考えている．

（君波和雄）
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Shen, L., Yu, J.-H., O’Reilly, S.Y., Griffin, W,L. and 
Wang, Q., 2016. Widespread Paleoproterozoic 
basement in the eastern Cathaysia Block: Evidence 
from metasedimentary rocks of the Pingtan– 
Dongshan metamorphic belt, in southeastern China. 
Precambrian Res., 285, 91−108.
　
　南中国地塊（SCB）のカタイシア地塊は，多フェーズ
花こう岩活動で有名である．同位体データは，広く分
布する火成岩がプレカンブリアンの基盤に由来するこ
とを示しているが，カタイシア地塊においては基盤岩
の露出は稀である．それ故，カタイシア地塊における
Archean−Paleoproterozoic の分布はいまだ明らかでは
ない．
　北東方向に伸びるPingtan–Dongshan変成帯（PDMB）
は，南東中国の海岸に沿って分布し，多くの花こう岩と
火山岩および少量の変成堆積岩から主に構成される．こ
れらの変堆積岩は，160−143 Ma の花こう岩に貫入さ
れたり捕獲されている．７つの変堆積岩からの砕屑性お
よび変成ジルコンの U-Pb 年代測定は，それらの原岩が
以前に提案されていた先デボン紀ではなく，183−160 
Ma に堆積したことを示している．変成ジルコンの年代
測定は，最も重要な変成が ca. 97 Ma に起こり，それ
が海岸地域の A-type 花こう岩の定置および苦鉄質火成

活動と同時的であり，展張場を示唆している．
　中部・南部 PDMB のサンプル中の砕屑性ジルコン
の年代分布は，後期 Paleopro- terozoic と前期中生
代のジルコンに富み，バイモーダルである．それに
対して，北部 PDMG のジルコンの年代分布は，後
期 Paleoproterozoic と前期中生代のジルコンと共に，
Neoproterozoic と前期古生代に顕著な年代ピークがあ
り，異なった供給源を示唆している．変堆積岩の年代・
Hf 同位体と SCB の露出岩のそれらとの比較は，変堆積
岩中の陸源物質は，東部カタイシア地塊の Wuyi 地域か
ら供給されたことを示唆している．
　南東 SCB の前期古生代から後期中生代の砕屑性ジ
ルコンの年代範囲は，後期 Paleoproterozoic (1.9–1.8 
Ga) の砕屑物が中期ペルム紀から前期白亜紀の堆積
岩中で顕著に増大することを示している．露出した
Paleoproterozoic の岩石のジルコン U−Pb−Hf 同位体
データとの比較は，Paleoproterozoic 基盤が東部カタ
イシアブロックの下に広く存在していたことを示唆して
いる．中期ペルム紀以降にそれは上昇し削剥され，その
後後期白亜紀の火山岩によってカバーされたのだろう．
Paleoproterozoic 基盤の上昇は，多分，東部カタイシ
ア地塊における後期古生代の造山が原因となっているの
だろう．

（君波和雄）
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Ma, Q and Xu, Y.-G., 2021. Magmatic perspective on 
subduction of Paleo-Pacific plate and initiation of big 
mantle wedge in East Asia. Earth-Science Reviews, 
213, doi.org/ 10.1016/j.earscirev.2020.103473.

　沈み込みが上にある大陸リソスフェアをどの様にして
発達させるか，また，沈み込んだプレートの末路を理解
する上で，東部中国は，貴重な情報を提供してくれる．
本研究では，北中国クラトンにおける中生代マグマの空
間的分布，組成および生成を検討するのに地球年代学，
全岩地球化学およびジルコン Hf 同位体などのデータが
統合された．年代データのコンパイルは，185−145 Ma
における火成活動帯の内陸方向への 1000 km 以上の移
動と 145−140 Ma における戻りを明らかにした．これ
は，前期白亜紀最初期における圧縮から展張への転換と
調和的である．これらのマグマには，年代と位置の関数
として，岩相，地球化学および Nd−Hf 同位体における
明瞭な傾向が存在する．北中国クラトン北部における中
生代の火成活動と変形は，リソスフェアの崩壊と同様に，
古太平洋スラブの沈み込み運動の変化，その上にある韓
半島や遼東半島の活動的大陸弧を含む大陸リソスフェア
との相互作用，および中期−後期ジュラ紀における古太
平洋プレートの漸次的な低角化とそれに続く前期白亜紀
のスラブ rollback の結果と解釈される．海溝の後退と
スラブの rollback がマントル漸移帯におけるスラブ滞
留の必要条件と考えられることを考慮し，我々は東アジ
アにおける大きなマントル・ウエッジ構造が多分 145−
140 Ma に始まり，~120 Ma には充分に発達したこと
を提案する．こういった特別に深いマントル構造は，上
部マントルの化学的・物理的特性に影響を及ぼすことに
よってアジアの大陸リソスフェアの白亜紀以降の発展を
支配していた． （君波和雄）
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Xu, C., Zhang, L., Shi, H., Brix, M.R., Huhma, H., 
Chen, L., Zhang, M. and Zhou, Z., 2017. Tracing an 
Early Jurassic magmatic arc from South to East China 
Seas. Tectonics, 36, 466−492.

　南シナ海北東部における前期ジュラ紀（198−195 Ma）
に定置したマグネシウム花こう岩・閃緑岩，および弧に関
連した低温（678−696°C）火成活動の存在が掘削から明
らかになった．これらの岩石は，発達したマントル由来マ
グマであることを示す 87Sr/86Sri (0.705494−0.706623)
とε Ndt (−0.9+2.2) をもち， 流体で移動する Cs から K
や Pb に富み，沈み込み帯の流体を含むことを示唆してい
る．東シナ海南西部で掘削されたもう一つの前期ジュラ紀

（ジルコン U−Pb 187 Ma）花崗閃緑岩は，比較的低温（675
°C）の領域に限定された弧関連の花こう岩であり，流体で
移動する元素に富み，Nb−Ta に乏しい．その Sr−Nd 同
位体（87Sr/86Sri ＝ 0.705200，ε Ndt ＝ 1.1）は，発達
したマントル由来メルトの産物であることを示す．暁新世
シーケンスの砕屑性火成ジルコンも考慮すると，以上の

データは，南西東シナ海における前期ジュラ紀の弧関連の
低温（600 から 740°C）火成活動の存在を示している．こ
れらの弧に関連した花こう岩類は，南東台湾の花こう岩と
ともに，西南日本から東台湾，西フィリピンに連なるジュ
ラ紀付加コンプレックスと対をなす，東アジアの大陸縁
に沿う NE−SW に伸びた前期ジュラ紀の Dongsha−Talun
−Yandang 火成弧の存在を示す．この弧−沈み込みコンプ
レックスの組み合わせは，ユーラシア下への古太平洋ス
ラブの斜め沈み込みに関連していると考えられ，南中国ブ
ロックにおける前期ジュラ紀のリソスフェア展張の原因に
なっていると推定される． （君波和雄）
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Lee, S., Oh, C. and Jung, S., 2021, Jurassic Igneous 

Activity in the Yuseong Area on the Southern Margin 

of the Gyeonggi Massif, Korean Peninsula, and its 

Implications for the Tectonic Evolution of Northeast 

Asia during the Jurassic. Minerals, 11, https://doi.org/ 

10.3390/min11050466.

　ジュラ紀の閃緑岩から花こう岩の火成岩類が，京畿

地塊南縁と沃川帯北縁の境界に位置する Yuseong 地域

を含めた韓半島南部に多数貫入している． 本研究では，

Yuseong 地域のジュラ紀火成岩の成因と給岩を検討し

た．Yuseong 地域のジュラ紀深成岩の U − Pb ジルコン

年代は，178 − 177 Ma と 169 − 168 Ma の２つの火

成年代を示し，この地域においてジュラ紀に２つの火成

活動期があったことを示唆している．ジュラ紀閃緑岩の

地球化学的特徴は，それらがエンリッチした中央海嶺

玄 武 岩（E-MORB; Nb/Yb=5.63 − 7.27; Zr/Yb=118 −

156）に由来することを示している．閃緑岩のエンリッ

チした Th/Yb 比（5.5 − 8.0）は，マグマの上昇過程で

それらが地殻のコンタミを受けたことを示す．Yuseong

地域のジュラ紀花こう岩は，I-type と S-type の花こう岩

に区分される．I-type 花こう岩は，苦鉄質岩の部分溶融

に 10 − 40 % の泥質岩由来のメルトが混合することに

よって形成された．それに対して，S-type 花こう岩は，

 

珪長質な泥岩に由来する．ジュラ紀閃緑岩は，Nb と Ta

に乏しく，低い Nb/Th 比をもち，それらが火山弧に形

成されたことを示す．一方，ジュラ紀花こう岩は，２つ

の異なった造構環境示す：火山弧と衝突環境．衝突の特

徴をもつ花こう岩は，S-type 花こう岩であり，S-type 花

こう岩の微量元素の変化が分別結晶によるので，造構環

境に関して誤った情報を与えているかもしれない．前期

ジュラ紀（200 − 190 Ma）火成岩は，嶺南地塊を含む

韓半島南東にのみ分布する；190 − 180 Ma に形成され

たジュラ紀火成岩は，Yuseong 地域を含む沃川帯と京畿

地塊南部に主に産出する．180 − 160 Ma の中期ジュラ

紀火成岩は，韓半島の沃川帯，京畿地塊および Nangrim

地塊，北中国地塊の遼東地域にかけて広く貫入している．

ジュラ紀花崗岩体のこの分布パターンは，北東アジアに

おける 180 Ma 以降に始まった水平沈み込みを示唆して

いる． （君波和雄）



　山岸さんに最後にお目にかかったのは，4 月 25 日に札幌エルプラザで開催した北海道総合地質学研究センターの
通常総会と会員交流会の席上でした．そのときはいつものように大変お元気でしたので，6 月 4 日の朝に受け取った
訃報は俄には信じられず，誤報ではないかと疑ったくらいです．しかし，大変残念なことにその情報は正しかったの
です．山岸宏光さんのこれまでのお付き合いに感謝し，心からご冥福をお祈りいたします．以下，山岸さんの思い出
などを記します．(2021/07/18) 
　山岸さんと最初に会ったのは，僕が北海道大学理学部地質学鉱物学科の卒業研究で教養地学の研究室に所属した頃
なので，1972-3年頃，もう50年ほど前ということになる．教養部地学教室の広い学生実験室で行う研究室の忘年会 (院
生・学生が前日から総出で鍋やなんかを用意する ) には決まって大勢の OB も参加し，山岸さんも常連だった．みん
なで ( 総勢 30 人以上はいたと思う ) 深夜まで大騒ぎをした事を良く覚えている．宴が盛り上がってくると，山岸さ
んの情感たっぷりのベサメムーチョが出る．教養地学忘年会の恒例の出し物だった．山岸さんも，僕らもはまだみん
な若者だった． 
　当時勤務されていた北海道立地下資源調査所が 1978 年に中島公園から教養部の直ぐ近くに移転したこともあり，
山岸さんは普段でも河内晋平さんのところや院生部屋に頻繁に立ち寄っていたと思う．山岸さん自身が自分の研究の
話しをしたり，我々も遠慮することなく議論の相手になってもらった．当時の理学部地質学鉱物学科の教養地学の研
究室の特徴は，年齢や立場，内や外，その他，どんな違いがあっても大変フラットな人間関係が卓越しており，権威
主義的な雰囲気は ( 極く一部を除いて ) 全くなかった．こういった雰囲気が，当時の院生・学生の成長の大変大きな
背景となっていたことは間違いない． 
　その後，1999 年に山岸さんは新潟大学に移られ，研究分野もほとんど重なっていなかったので，お会いすること
は極めて稀になった．2010 年に新潟大学から愛媛大学に移られ，そこを退職された 2013 年に札幌に戻ってこられ
たので，また大学や学会行事などでお会いすることが多くなった．山岸さんは相変わらずエネルギッシュで，気さく
に硬軟取り混ぜた，実に率直なアドバイスをしてくれて，僕もずいぶんと会話を楽しんだ． 
2016 年 3 月に北海道大学を完全退職した僕は，旧教養地学の研究室で同期であった嵯峨山積さん ( 道立地下資源調
査所から改称した北海道立地質研究所を，やはり同時期に完全退職した ) と前年から構想を練ってきた特定非営利活
動法人北海道総合地質学研究センターを，多くの友人たちとともに設立し (2016 年 3 月 1 日 )，山岸さんも参加され
た．設立当時の会員は研究・教育・実務において，いわば地質学のプロであった者ばかりで，北海道総合地質学研究
センターの設立目的は，退職後も , 様々な創造的活動を退職後も意欲的に継続できる環境をつくろう，これまでに培っ
てきた地質学に関する専門性で今後も社会に貢献できる環境をつくろうということだった．
　理事長になった僕は山岸さんから「もう研究を止める気なのか？」とたずねられ，「いやいや，北海道総合地質学
研究センターの中で研究を続けますよ」と答えたのだが，その後現在まで，ほとんど研究らしい研究は出来ない状態
が続いている．あちこちでこういった組織を見てきた山岸さんの読みの通りだったのだろう．仲間内の仲良し組織と
は異なり，NPO 法人の運営は，ほとんど毎日のフルタイム作業を要するものだった．経験ゼロからの出発なので，
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追悼：山岸宏光さんの思い出

前田仁一郎 ( 北海道総合地質学研究センター ) 

追悼　山岸宏光会員

　本会（非特定営利活動法人　北海道総合地質学研究センター）の正会員で理事であった山岸宏光会員は 2021
年6月3日に急逝されました．山岸会員の本会への多大な貢献を偲んで，追悼ページをもうけることとしました．
ここに深く哀悼の意を表します．

総合地質編集委員会　宮下純夫
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具体的に何をするのか，それを考えること，それ自体が理事長の大きな課題だった．素人の手探り・試行錯誤の繰り
返しだった．良く段取り 8 割などというが，ほとんど段取り 9 割 5 分位だったと思う．何もしないと有名無実になっ
てしまうし，ましてや何か実行して社会的に認知される存在となり，当初の目的に向かって前進するには大変多くの
時間とエネルギーが必要なことに，僕は直ぐに気づかされた．
　とにかく専門性で社会貢献を，そしてあわよくば参加費収入を得て．．．ということで，市民向けの公開講座を実施
することにし，まずは身近な自然災害をテーマにと考え，山岸さんに相談した．山岸さんは大いに乗り気になってく
れ ( 僕らのおぼつかない運営に，無理してでも協力するつもりであったことは間違いない ), 2018 年 5 月から 9 月ま
で，全 6 回の連続講座「地形・地質から北海道の自然災害を考える – 北海道で起きている自然災害の状況と , 自然災
害の犠牲にならないための基礎知識を学ぶ –」を開講することになった．たまたま近くの区民センターで北海道教育
委員会の「道民カレッジ」のパンフレットを見つけたので，その連携講座の指定をもらい，一般社団法人北海道地質
調査業協会，札幌市と札幌市教育委員会の名義後援ももらった．札幌市役所の記者クラブに投げ込みのプレスリリー
スもした．月 1 回の連続講座なので，山岸さんも体力的に相当大変であったはずである．無理をして，僕たちの無理
を聞いてくれたのである．ちょうどこの期間に西日本の豪雨災害や北海道胆振東部地震もあって，講座会場でテレビ
局や新聞社の取材を受けることにもなった．山岸さんが担当してくれたこの一連の公開講座が僕らの大きな実績とな
り，2019 年度に「札幌市市民まちづくり活動促進助成」で「札幌市とその周辺の地質に関する市民向け公開講座の
実施事業」として採択された．ついに助成金を得るところまで来たかと山岸さんは大いに喜んでくれた．2019 年 4
月から札幌市市民活動サポートセンターが運営する札幌エルプラザビル 2 階の事務ブースを確保できたことも大いに
喜んでくれたし，なによりも素人集団が作った NPO 法人が有名無実・雲散霧消せずに維持されていることを，たい
したもんだと積極的に評価してくれた．今思うに，NPO 法人の運営の大変さについて，最初から本当にわかってい
たのは山岸さんだけだったかもしれない．だから，法人の永続的維持のためには，できるだけ早く役員報酬や役務の
有償化の実現を，というアドバイスもくれた ( 未だに実現していないが )．北海道地質調査業協会との橋渡しをして
くれたのも山岸さんだった．山岸さんは間違いなく設立直後の北海道総合地質学研究センターにとって最大の貢献者
だった．
　2020 年初めから新型コロナウイルス感染症の拡大が始まり，大変残念なことに公開講座の実施も，また「札幌市
市民まちづくり活動促進助成」申請も不可能となり，エルプラザ内の事務ブースも有効に利用することが難しくなっ
た．この先もまだ不透明である．設立から 5 年が経過した北海道総合地質学研究センターも，これから正念場を迎え
ることになるだろう．改めて山岸さんの存在感の大きさを想う．山岸さんがいてくれたら何て云うだろうと，これか
らも何度も思うに違いない．山岸さん , これまでの長いご厚誼と北海道総合地質学研究センターに対する多大なご貢
献に心から感謝します．でも，正直なところ，まだ実感がない．直ぐにどこかでお会いできるような気がしてならな
いのだ .

山岸宏光さんへの追悼の言葉

松田義章（北海道総合地質学研究センター・北海道教育大学非常勤講師）

　山岸宏光先生 ( 以下，失礼ながら山岸さんと呼ばせていただきます）の突然の訃報の悲報に接し，絶句し言葉もござ
いません．
　山岸さんとは，私が大学を卒業して，中学校の新米教師をしながら，出身地であり，また中学校の勤務地であった
小樽～積丹半島の地域地質の研究を始めようと思案していたときに，まず，1977 年当時に出版されたばかりの ｢札
幌の自然を歩く｣（地団研札幌支部編）の ｢11 章，小樽，積丹の火山噴出岩｣ の執筆者として出会いました．この本
には，水底火山噴出物としての「ハイアロクラスタイト」について記述しており，山岸さんはこの用語に ｢水冷破砕
岩｣ という訳語を初めて提唱されました．今まで，この種の岩石には，一律に ｢集塊岩｣ という岩石名で一括してい
たものを，その成因を考慮して命名された画期的な訳語だったと鮮明に記憶しています．その後，山岸さんが主宰さ
れていた積丹団研に入れていただいて，いろいろな研究テーマを頂いたり，積丹半島のフィールド，さらに青森県の
下北半島のフィールドを共に調査させていただき，露頭の見方について懇切丁寧に指導していただくという幸いに恵
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まれました．このころ (1973 年 )，山岸さんは，日本火山学会の学会誌である ｢火山｣ 等に ｢新第三紀中新世の水中
溶岩の一例｣（火山第２集 18 巻第１号）を始めとする水中火山岩に関する画期的な論文を矢継ぎ早に発表されてい
て，その成果は，５万分の１地質図幅および同説明書 ｢余別および積丹岬｣ や ｢神恵内｣ 等の一連の地質図幅とその
説明書の内容にも盛り込まれています．なお，積丹団研の研究成果は，日本地質学会の地質学論集第 16 号に ｢積丹
半島西南部の地質と火成活動－とくに層序とハイアロクラスタイトについて－｣ としてまとめられています．また，
これらの研究成果は，実質上の学位論文である "Studies on the Neogene subaqueous lavas and hyaloclastites in 
southwest Hokkaido." Rept.of Geol. Surv. Hokkaido.No.59 に集約されまとめられています．私とのつながりとし
ては，1991 年に "Neogene submarine felsic rocks at Yoichi Beach, Shakotan Peninsula southwest Hokkaido, 
Japan." Jour. Geol. Soc. Japan."vol.97 を，共著者としてまとめさせていただきました．山岸さんは，巡検案内の達
人として，多くの学会や研究会において巡検案内者を務められました．特に 1992 年の京都で開催されたＩＧＣにお
けるポスト巡検であった ｢北海道の水底火山活動｣ や，1994 年に北海道大学で開催された日本地質学会第 101 年学
術大会でのポスト巡検 ｢小樽 ･ 積丹海岸の水中火山岩｣ では，松田もお手伝いさせていただいて名案内者の名解説で
面目躍如たるものがありました．山岸さんは，その後，北海道立地下資源調査所から転出し，新潟大学や愛媛大学の
教官として研究と後輩の育成等の教育等に従事され，さらに日本地すべり学会の会長等も務められています．上記の
大学を停年によりご退官後は，故郷である札幌に戻られて株式会社 ｢シン技術コンサルタント｣ の技術顧問を務めら
れておりました．最近では，NHK の人気番組 ｢ブラタモリ・室蘭｣ にも出演され，そのことがご縁で室蘭市や北海
道胆振振興局ともつながりができて，特に，北海道胆振振興局からの要請で ｢室蘭・絵鞆半島の海上巡検｣ の講師を
引き受けられ，私も助手としてともに案内役をさせていただきました．その際，札幌と室蘭を往復する高速バスの車
中でも常に有益なご助言を賜りました．それらのご恩に対して何もお返しをすることもできぬままお亡くなりになっ
てしまい，哀悼の念とともに，私の ｢実質上の恩師」を失った途方もない空虚感に苛まれております．山岸さん，今
まで本当に懇切丁寧なご指導，有り難うございました．また，今後とも天国からのご指導をお願いします．安らかに
お眠り下さい．心よりご冥福をお祈りいたします．

20210603 山岸宏光氏　追悼

関根達夫（北海道総合地質学研究センター）

　2003 年 6 月に最終間氷期勉強会で ｢豊平川沿いに札幌の深層地盤をさぐる｣ 札幌市内巡検を開催しました．巡検
説明書の準備のため豊平川周辺の文献を収集しているときに山岸・香河 (1978)「豊平川流域の河岸段丘 - そのテフラ
による検討」に出会いました．
　論文中の「豊平川中流部の段丘縦断投影図」で豊滝～小金湯付近の段丘面がほぼ平らになっているのを見て「古藤
野湖」の存在をイメージしました．
　新札幌の事務所に通っていた頃，1 ケ月に 1 回ほど平岸プールに泳ぎに行くと，時々，山岸さんが平泳ぎをしてい
るのを見かけました．
　写真測量学会やＧＩＳのセミナーに参加すると，山岸さんにいつも会いました．「地質屋もＧＩＳを使わなきゃ」
といつも言っていました．
　総合地質学研究センター（HRCG）の設立当初から一緒に参加していました．
　2018 年 7 月 22 日に，北海道地理空間フォーラム in 札幌主催の，「さっぽろ巡検」のために地質見学会の案内書を
作成しました．フォーラム見学会の担当に「真駒内付近の現地は関根が詳しい」と紹介したのは山岸さんでした．
　2018 年 10 月 16 日～ 17 日に「日本応用地質学会研究発表会」が札幌市教育文化会館で開催され，水中火山岩研
究会のメンバーが集まるので，10 月 18 日の藻南公園地質巡検に協力を依頼されました．見学会案内書は，上記の「さっ
ぽろ巡検」案内書の表紙だけを書き換えて使いました．巡検当日は藻南公園の豊平川河床で，山岸さんから水中火山
岩の講義を受けました．
　2020 年 HRCG の研究セミナーで古倶知安湖の調査で，軽石層の斜層理を説明すると，それは，「水中火山岩
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1994」に掲載しているよとコメントをいただきました．
　「水中火山岩」写真集の最後 154 ページに傾斜方向は反対だけれど，倶知安土取場で撮影したものと同様の斜層理
が掲載されていました．「洞爺カルデラに由来する陸上軽石流の湖に堆積した二次堆積物で foreset　bed と topset　
bed からなる（倶知安町）」
　2021 年 4 月 21 日の日本応用地質学会北海道支部・北海道応用地質研究会の特別報告会 「いま地形から何が分かる
か？」 田中 冨男氏が講演しました．田中さんの研究の出版を支援するために HGMM（北海道ジオモルフォメトリッ
ク研究会）が 4 月 21 日に正式に発足したので，山岸さんから私にＱＧＩＳの利用で会への参加の依頼があったので
承諾しました．5 月上旬に，第 2 回目研究会の日程 (6 月中旬 ) と会場設定を依頼するメールがありました．
　6 月の研究会で会うのを楽しみしていたのに，突然の訃報（6 月 3 日）でした．
　まだまだ，いろいろとお話聞きたかったのに残念でなりません．
　山岸さんの御冥福を心よりお祈りいたします．

山岸宏光さんにお世話になったこと

岡村　聡

　山岸さんとの出会いは，今から４０年以上も前のこと，私が修士課程で寿都半島を地質調査していた頃だった．当時，
新潟大学に在籍していたが，北海道でお世話になったのは，地下資源調査所と北大の教養地学だった．教養地学では，
岩石学の手ほどきを受け，キレート滴定や北海道農試での蛍光 X 線分析など，宮下純夫さんらのご指導を受けた．一
方，地質調査は，学部時代は火山灰をテーマにしていたので，本格的な地質調査は寿都半島が最初だった．当時，新
第三系火山岩類は，調査対象が鉱床を主目的としていたこともあり，グリーンタフと総称され，局所的な鉱化作用も
多々あるなど層序対比にも混乱が見られた．ましてやそれらの産状や定置環境の検討はほとんどなされていなかった．
しかし，寿都半島を含め，道南の火山岩類にはきわめて新鮮で変形も受けない岩石も多く，噴出環境を推定するのに
適したフィールドも多かった．そのことにいち早く注目していたのが山岸さんだった．山岸さんの研究は，忍路の枕
状溶岩のみごとな産状を世に知らしめたのを皮切りに，島弧火山岩が示す多様な水中火山岩の産状を独自の視点で記
載分類し，R. Cass（モナッシュ大）らとの共同研究など国内外で注目されることになる．
　私が調査を始めた頃，山岸さんは既に積丹半島の広域にわたって，地質図幅のための調査を進めておられた．職場
に山岸さんを訪ね，教えを請うた時，寿都半島から歌棄にかけたルートマップや火山岩の産状写真・スケッチを見せ
ていただき，初めて知る水中火山岩の産状の多彩さに大きな衝撃を受けたのが，つい昨日の事のように思い出される．
その後，私は寿都半島の公表論文で，山岸さんがまだ未公表であった成果の一部を引用させていただいた．口頭でお
願いしたことでもあり，後日，ご本人から，許可した覚えはない，とお叱りを受けた．この顛末は，第一著者として
初めて論文執筆した頃の苦い経験と教訓であったが，今となっては懐かしい思い出である．
　話は一気に最近の出来事になるが，昨夏，寿都町と神恵内村の高レベル放射性廃棄物受け入れ問題がマスコミに流
れた．寿都町がこのような問題で全国ニュースに紹介されるなど，全く寝耳に水の心境だったが，周囲から「お前の
出番だ」と言われ，にわかに核ゴミの地層処分問題に関わることになった．その際，相談相手として真っ先に思い浮
かんだのが山岸さんだった．もう一人は，かつて幌延で同様な問題について，地質屋の立場から情報発信していた岡
　孝雄さん．お二人からは，地層処分の問題点や図面類の提供など懇切丁寧な情報提供を受けた．特に，寿都と神恵
内両地域の図幅調査に関わった山岸さんからは，地質的なコメントをいただき，さらには，地層処分政策にまつわる
関連情報を教えて下さった．道南各地で見られる水中火山岩の，貴重な地質遺産的価値を訴えてきた山岸さんの嘆き
が，私に伝えられた最後のメッセージであった．この問題は，日本全国を巻き込む社会的政治的問題として，今もな
お継続している．
　まだまだ，多方面にわたってご活躍が期待されていた山岸さん．あまりに突然のご逝去に残念でなりません．心よ
りご冥福をお祈りいたします．
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山岸さんを偲んで－出会い再会そして別れ－

嵯峨山　積

　2021 年 6 月 3 日に亡くなられた山岸宏光さんは，北海道大学理学部地質学鉱物学科卒業後，1966 年に北海道立
地下資源調査所（以下，調査所）鉱床地質部に就職されました．1968 年に地質部に移動し，1981 年に工学地質科長，
1982 年に表層地質科長，1988 年に開発応用部の資源工学科長，1990 年に環境地質部長，そして 1999 年に新潟大
学教授として転職されました．山岸さんとの出会いは 1974 年の私の入所時で，彼が表層地質科長だった 6 年間はた
だ一人の科員としてお世話になりました．
　山岸さんは，大学 4 年生の卒業論文では日高の堆積岩を調査したと言っていましたが，調査所では主に火山岩を対
象としていました．私とは専門は異なりますが，第 6 講座（教養部）出身や大学院の経験がない学部卒業という共通
点で親近感がありました．論文作成経験が無い就職当時の私は，山岸さんから文章や図の書き方などを教えてもらい
ました．
　山岸さんは多くの論文を公表し，勝井先生指導で論文博士として北海道大学より学位を得ています．表層地質科当
時は博士論文をまとめている最中で，「まだ英語論文が足りない」とつぶやいていた事を覚えています．
私が調査所に就職した年に，山岸さん宅にお邪魔したことがあります．公宅は中央区の西何条かは忘れましたが，一
人娘の美和ちゃん（2 歳？）が「やまぎしみわです」と挨拶し，その愛らしい仕草を見て微笑んでいた山岸さんの顔
が昨日の様に思い出されます．
　仕事では，5 万分の１地質図幅「茶内原野」と調査所の海洋地質部門の設置で力を貸していただきました．前者で
は松下勝秀さんと共にまとめることが出来，後者では長谷川潔さんや高橋功二さんも含めて検討し 1996 年の海洋地
学部設立（小樽市築港）に至っています．表層地質科の 1 年目には，私の珪藻分析習得のための国内研修（1982 年，
大阪大学教養部）もありました．
　山岸さんが別部署に異動した 1988 年以降は，仕事上の接点はまったく無く，山岸さんの大学勤務時も交流はあり
ませんでしたが，2016 年の HRCG 発足後はメンバーとして再び親しくさせてもらいました．山岸さん講師の第 2 回
公開講座「地形・地質から北海道の自然災害を考える」（2018 年）は，6 回シリーズのためチラシの印刷・配布，参
加者の受付など，大変でしたが貴重な経験となりました．HRCG ロゴマークも山岸さんの提案です．
　ある研究セミナーの会場で，「癌の検査をしなければならない」と聞かされましたが，まだまだ元気と思っていま
した．携帯電話での最後の会話は 5 月 7 日，最後のメール交換は 5 月 15 日で，それから 20 日たらずの訃報でした．
大きな体と特徴ある声の山岸さん．やり残したことが沢山あり，無念だったでしょう．78 年間，お疲れ様でした．
今も白石の自宅で論文完成のために精を出している様な気がしています．

HRCG 第 7 回研究セミナー講師の山岸さん
（2018 年 2 月 3 日，札幌市中央区かでる 2，7）
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荒川昌伸（北海道総合地質学研究センター，登別市在住）

　山岸先生は 2017 年 11 月にＮＨＫのブラタモリで室蘭の絵鞆
半島の海岸線に連続する断崖の地質を解説されました．室蘭八景
のなかでも絵鞆半島は新第 3 紀層の地質景観がその半分を占める
エリアです．しかし，室蘭は昭和 28 年の地下資源調査所発行の
5 万分の１地質図幅「室蘭」が出版された時代からほとんど新た
な研究がなされていない地域でした．　
　しかし，山岸先生はブラタモリで室蘭の地質を新たな視点から
見直してくださり，「水冷破砕岩」など水中の火山活動のダイナ
ミズムを一般の視聴者にも大変わかりやすく伝えてくださいまし
た．これがきっかけで，室蘭市民が室蘭の地質的な成り立ちに興
味を持ち，山岸先生のフアンになると同時に地学のフアンも増え
たと感じています（写真は 2018 年 8 月ごろ，ブラタモリの航路

を観光に活用するための試験航海で山岸先生が室蘭の地質を解説しているときの写真です）．
　山岸先生は快活で気さくなお人柄で，お話が楽しく，初対面の方でもお話にひきこまれる魅力を持っておられます．
私も先生に出会って数年ですが，私の自宅の地質の基盤は山岸先生が名付けたという「水冷破砕岩」の上になります．
そのよしみか，こんな素人の私にも電話やＳ NS を通じて常にアドバイスや地質の情報を教えてくださいました．ま
た昨年，山岸先生は私に「断崖の地質を観察したい，だれかドローンを操縦できる人はいないだろうか？」といわれ
たので「大丈夫です」と答えて，ひそかにドローンを購入し，撮影の練習をしていました．コロナが落ち着いたら是非，
ドローンを活用して調査のお手伝いをさせていただき，室蘭周辺の地質のことについてもさらにご助言をお願いしよ
うと考えていた矢先に先生がこんなにも早く急逝されたと聞いて本当に残念で仕方ありません．
　山岸先生は 2019 年に地学雑誌に「景観としての水中火山岩―室蘭市絵鞆半島の外海岸急崖の産状」という研究報
告を残してくださいました．ブラタモリで解説した室蘭の水中火山岩にまつわるレポートです．室蘭半島の景観を愛
する者の一人として，山岸先生がこのように室蘭地域で研究されたことに心から感謝の気持ちを伝えさせていただき
たいと思います．本当にありがとうございました．そして心からご冥福をお祈り申し上げます．

道立地下資源調査所時代の山岸宏光さんのこと

岡　孝雄（株式会社北海道技術コンサルタント）

　記憶は定かではないが，山岸さんの存在を知ったのは大学２年目（1968 年）の時に地学同好会「シュマの会」に
入り，「シュマの会の提案者は山岸宏光さんという人である」と知らされた時のことだと思う．理学部地鉱へ移行して，
その山岸さんが道立地下資源調査所の人ということで，本人の顔を拝見したのは地団研札幌支部の会合か何かであっ
たと思う．しかし，あの頃は 1969 年を頂点とする北大紛争（あるいは北大闘争）の最中で自分自身も周囲も大変な
時であった．
　紛争も落ち着き，大学院修士課程に進学した私に，地下資源調査所の研究員にどうかという話が２年目（1973 年）
になって浮上し，大学院を８月末で中退して，９月から同調査所の研究職員（道職員）として勤務することになった．
それ以来，山岸氏が新潟大学に転出する 1999 年までの 25 年程の期間，同調査所で付き合うことになった．私は層
位系で，主に流体資源部門（天然ガス・地下水・温泉）に所属したが，山岸氏は岩石・鉱物系で地質部に所属し，そ
の後の機構の改組・改変はあったが，仕事上は同じ部・科に所属することはなかった．地方の試験研究機関の恵まれ



113

総合地質　5追悼　山岸宏光会員

ない条件の中でも，勉強家でアイデアマンの彼は好きな語学（英語）と地形学的手法（空中写真判読など）を武器に，
活断層・地すべりなどの課題にも取り組んでいた．さらに，積丹半島などの地質図幅調査を手掛けたことから，当時，
集塊岩と一括されていた水中火砕岩を体系付け，国内的に限らず国際的な評価も受けたことは特筆に値するもので
あった．彼のチャレンジは地方の研究機関の我々にも研究者として大成することが可能ではではないかと方向を示し
てくれるもので，あこがれの対象となっていた．私個人，結果的に山岸氏のように日本的・国際的にはばたくことは
かなわなかったが，彼の行動に刺激を受け，彼がまだ地下資源調査所にいた頃に，海外の地質（ニュジーランド・オー
ストラリア・サハリン）を見聞し，その結果も含めて，「北海道の平野・盆地の成立過程」としてプレート論を下敷
きに学位を取得できたことは大変な成果だったと思っている．
　山岸氏は，そのまま地下資源調査所にいれば所長にもなれるのではないかということも言われ，本人も多少そのよ
うに思っていたこともあったかと思うが，企画課（企画課長）を経験しなければ，そんなことはないとの慣例どおり，
その方向はなく，彼なりに活躍の器（地下資源調査所）に見切りをつけ，新潟大学理学部自然環境科学科教授へと転
身することは必然的な結果でもあった．
　山岸氏が地下資源調査所にいる頃の研究部長になる前に，職場組合（全道庁地下資源調査所支部）の支部長と書記
長に選出されることがあり，機構改変について当局（所理事者・所管の商工観光部）とのやり取りの中で，支部長（山
岸氏）が当局の方向付けに沿って動き，書記長（岡）以下の執行部がそれに反対し，結果的に書記長の私が前面に立っ
て，当局と交渉し，要求案を認めさせるという出来事があった．その後で，彼が後進の我々執行部に涙して謝ってい
た人間的な姿が思い出される．その後，山岸氏は環境地質部長になるのだが，組合執行部でのことは，彼に精神的に頼っ
てきた後進の我々の自立の切っ掛けとも言えるものであった．そのことも，彼のその後の転進に結びついたかもしれ
ないと思っている．突然の死去の知らせは色々縁があっただけに，ショックであった．山岸さんの死は「老兵いつま
でも時間はないぞ」と知らせる早鐘のようにも思える．････････････ 合掌

山岸宏光さんを偲んで

田近　淳（一般会員）

　山岸さんが突然亡くなられた．まさか，日本地すべり学会国際賞の受賞が決まり，夏の札幌大会の授賞式でお会い
できると思っていたのに．あんなに元気だったのに．亡くなられる数週間前に道総研に業績論文集を寄贈したばかり
だったという．
　私は多くの方々に様々なご教示をいただいたが，なかでも大きな影響を受けたのが山岸宏光さんだ．私は山岸さん
の一まわり下の午年だ．1979 年に北海道立地下資源調査所に勤務したとき，山岸さんは気鋭の研究員だった．1999
年に山岸さんが新潟大学に転出するまで同じ建物の中で暮らした．ただし，直接部下になった期間は後半のごく短い
期間だけで，「教え」を受けたのはほとんど，20 代の若いころの野外調査や出張中の宿や飲み会でであった．若いこ
ろはずっと，当時山岸さんの部下だった岡村俊邦さんや遠藤祐司さんがうらやましかった．
　入所 1 年目ぐらいだったと思う．北海道内の地質図幅調査が終了したあとの研究課題を探索する旅？というのが企
画された．私は山岸リーダーについて，同じく入所 1 ～ 2 年目の岡村俊邦さんと釧路から中標津，知床の１週間の旅
に出かけた．厚岸の採石場で，大きなラグビーボールのようなピローを観察．殻の一部がパクリと割れて中から溶岩
が割れた殻を押し出している．養老牛温泉近くの牧場（今考えると標津断層帯）で撓曲崖の観察，摩周・屈斜路のテ
フラの観察など，新人にとっては皆面白いものだった．おどろいたのは，それらがみんな後日何らかの形で論文や報
告になったことだ．見つけたことはすぐに書く．教えその１だ．
　露頭では，しばしば様々な現象の解釈を聞かせていただいた．ウトロ付近ではハイアロクラスタイトの成因，渡島
帯の緑色岩の露頭では玄武岩角礫に遍在する気泡の成因について滔々と語られた．露頭で多くの情報を読み取り，語
ること．教えその２である．その山岸さんが，言葉に詰まったのを１度だけ見たことがある．1986 年大口健志先生
らの主催で男鹿半島で火山噴出物巡検があった時のことである．球状の溶岩，塊状溶岩，火砕岩のサクセッションが
見える露頭で，中村一明先生が「山岸君，これはピローかね．どうしてパホイホイではいけないの？」
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　図幅調査などの宿や往復の車中では，学卒のご自分が学位
を持つ先輩たちの中でいかに勉強をして，論文を書けるよう
になったかを語り，大学院中退の君たちも学位を目指して頑
張れ，という叱咤激励を受けた．アメリカ研修や中央アジア
の地すべりなど海外の話も大変刺激になった．もし，そういっ
た刺激がなければ，今こうした私は存在しなかったかもしれ
ない．自然に山岸さんの真似をして追いかけるような環境を
作っていただいていたのだなあと思う．
　私が地すべりに関するテーマで学位論文を提出したとき
は，大変喜んで下さり，発表の後で「たいへい」でお祝いを
してくださった．不思議なのは山岸さんとあまり地すべり
について議論した覚えがないことだ．「北海道の地すべり地
形」をまとめるお手伝いを少ししただけで，私は重箱の隅を
つつくようなことばかりしていたので，議論にならなかった
のかもしれない．何年か前，ある地すべり関係の講習会の講
師を務めたとき，山岸さんも本州の同じ講習会の講師を務め
られていて，そのテキスト（PPT）を見てびっくりした．そ
の内容は私のものと骨格と流れがほとんど一緒だった．この
とき私は山岸学派だったんだということを改めて感じた．山
岸さんが私に最初に示してくださった地すべりのテキストは
Varnes（1978）だった．
　山岸さんのキャラクターを悪く言う人はあまりいないと思う．地すべり学会北海道支部研究小委員会や北海道火山
勉強会などたくさんの研究会を作った（そしてつぶしもした）．朝からかけまくる電話魔でもあった．飲み会の予約
を忘れてしまって，飲み屋の親父がカンカンになった（でも許してもらえた）．あのベサメムーチョはもう聞くこと
ができない．地下資源調査所の組合の書棚を整理していた時，なぜか山岸さんの大学時代の私小説風日記が出てきた．
冬の？羽幌線をひとり旅する男の物語だった．ロマンチックな一面を見た気がした．山岸家の歴史もよく話してくだ
さった．鳩山農場の話，栗山からの夜逃げの話など，面白い話がいっぱいだった．
　20年近くも一つ屋根の下にいると楽しいことだけではなかった．地下資源調査所が定員削減で揺れたことがあった．
私は組合支部のヒラの執行委員で山岸さんが支部長だった．今考えると，あの頃は山岸さんが一番つらい時期だった
のかもしれない．こんなに早く亡くなられてしまったので，その頃の無礼を詫びることもできなくなってしまった．
　山岸さんはその後新潟大学に移られ，日本地すべり学会会長になり，地すべり GIS では世界的業績を上げられた．
なかでも私が一番よかったなと思うことはたくさんのお弟子さんをつくられたことだ．毎年お弟子さんたちが集まる

「山岸研の会」で楽しそうに歓談されていた．
　最後に電話やメールで山岸さんとやり取りしたのは昨年末の防災科学技術研究所土砂災害シンポジウムの前後だっ
た．胆振東部地震の地すべり GIS について質問するとすかさず返事があり，わからないことはすぐ自分でやってみて
お返事をくださった．はやく英語で論文を書きなさい，楽しみにしているというのが最後の言葉だった．
　山岸さん，山岸学派は道総研や新潟大学・愛媛大学そして海外のお弟子さんたちが受け継いで発展させてくださる
ことでしょう．私もお約束を果たすように努力したいと思います．安らかにお眠りください．讃美歌 312 番を歌って
おおくりさせていただきます．

ピローと山岸宏光さん
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「水中火山岩」の研究成果を活かしてまいります

「水中火山学」出版編集委員　坂本　泉，松原典孝，鈴木　聡
「水中火山岩研究会」会員　　一同

　山岸宏光先生，私たちは先生が研究，執筆された水中火山岩に関する多くの論文や本の内容，そして研究に関する
熱意やお人柄に影響を受けた，いわば先生のファンクラブのメンバーであり，先生の突然の訃報に接しまして，驚き
と悲しみに打ちひしがれています．
　山岸先生は積丹半島の調査をしていたころ，陸上火山の用語であった「集塊岩」を火山学的に検討して “ 水冷破砕
岩 ” を初めて使われました．　その後，　水中溶岩やハイアロクラスタイト ( 水冷破砕岩 ) に関する論文を数多く発表
され，その集大成である「水中火山岩―用語と解説」を出版されました．
　また，先生の水中火山岩研究は，国内外の新生代テクトニクスやオフィオライト，海底火山などを対象とした地質
や火山研究分野や，黒鉱鉱床や石油貯留岩等の資源地質分野，岩盤崩壊やトンネル，ダムなどの応用地質分野，ジオパー
クなどの景観資源分野の研究や実務などの基礎となり，貢献されました．これらの集大成として 2020 年秋からは「水
中火山学」の出版にむけ，先生が編集の先頭となって我々編集委員を引っ張っていただきました．
　また，先生を中心とした「水中火山岩研究会」を 2015 年に立ち上げ会員は 30 名以上となり，第一回の研究集会
を札幌の藻南公園で行いましたが，先生を囲み水中火山岩に関して露頭観察などを行いながら解説を受けたり意見交
換したことは，誠に楽しく有意義でした .
　ところが先生は我々を置き去りにして，突然あの世に旅立って行かれました．これからは，「水中火山学」出版の
編集や「水中火山岩研究会」の活動を導いていただくことができなくなることを思うと耐え難い苦痛です．しかし，
私たちは先生の意志を引き継ぎ，「水中火山学」の出版と「水中火山岩研究会」の発展に努めてまいります．
山岸宏光先生今までありがとうございました．そしてさようなら．

水中火山岩研究会研究集会での集合写真（2018 年 10 月 札幌市藻南公園にて）



116

2021

山岸宏光さんを偲ぶ

宮下純夫

　山岸宏光さんは 1942 年 12 月生誕ですから私よりも４年先輩で，高校も同じなら（札幌南高），北大でも同じ教養
地学教室でした．私が卒業論文で教養地学教室に所属したときには当時の北海道地下資源調査所に赴任されており，
高校でも大学でもすれ違いでしたが，私の卒業論文のフィールドが山岸さんの手がけていた 5 万分の１地質図幅「糠
平」の中にあったこともあり，山岸さんの人夫として雇われ，ウペペサンケ山や糠平湖の周辺を一緒に歩き回りました．
山岸さんの採取されたサンプルを担いで歩いたことを思い出します．それが最初の本格的？な出会いでした．
　私は教養地学教室には卒論で 2 年，修士課程３年，そして博士課程では 6 年プラスアルファで結局 15 年前後も在
籍していましたが，忘年会などのコンパには山岸さんは毎回参加していました．当時の地学教室のコンパには，教養
地学の非常勤講師を務めていた関係で，岩見沢教育大の秋葉　力先生や東海大学の石井次郎先生，開拓記念館の北川
さんなども参加されていました．そんなわけで当時のコンパは人数も多く賑やかな会でした．山岸さんは興が乗って
くるとべサメムーチョを熱唱し，それはそれは見事な歌いっぷりで，いつも大喝采を浴びていました．
　私は新潟大学理学部地質科学科に赴任しました．理学部に新しい総合的な学科として自然環境科学科が設立されま
すが，地質科学科から移動した教員の後任の教授として山岸さんが 1999 年に赴任されてこられ，またまた付き合い
が始まりました．私の当時の研究室に時折ふらっと現れ，コーヒーを飲みながら自然環境科学科の地質系の教育や研
究などに関して，色々な話をしていました．当時の自然環境科学科の一部の地質系教員が反プレートテクトニクスの
立場で，勉強会には日本海陥没説の本を用いていることに驚くとともに，学生たちがかわいそうだと話していたこと
を思い出します．2004 年に新潟県中越地震が発生し，新潟大学の建物も大きく揺れましたが，中越地方では甚大な
被害が発生し，新潟大学の自然科学系の研究者を中心に調査団を結成して被害調査に当たりました．私は調査団の事
務局長として全体をまとめることとなりました．その成果は新潟大学中越地震調査団と新潟大学が共同で発行した「新
潟県連続災害の検証と復興への視点−2004.7.13 水害と中越地震の総合的検証」としてまとめられており，山岸さん
は斜面災害に関して新潟大学の関連研究者と共同して調査報告をまとめています．
　山岸さんは斜面災害や自然災害研究に GIS を取り入れた調査・研究を遂行しており，同じ自然環境科学科の故卯田 
強講師と共に新潟大学 GIS 研究センターを立ち上げ，センター長として活躍していました．また，新潟周辺には角田
山や佐渡に水中火山岩の素晴らしい露頭がたくさんあり，それらを調査していました．山岸さんが主査を務められた
博士論文の副査には地質系ということで私が加わることになり，フゴッペの遺跡に関する研究などに関して議論した
のも懐かしい思い出です．2008 年には新潟大学を退職しましたが，今度は愛媛大学の防災情報研究センターの教授
として招聘され，東南アジア諸国での自然災害研究の推進に務めていました．そこでの任期を終えて北海道へ U ター
ンして，今度は NPO 法人北海道総合地質学研究センターの設立に寄与され，その中心的なメンバーとして公開講座
などの諸活動に活躍していました．まさにそんな時期に北海道では初めての震度７を記録した胆振東部地震が発生し，
その調査にも活躍されました．思い起こしてみると，新潟へ赴任した直後には中越地震，北海道へ U ターンした直後
には胆振東部地震に遭遇しており，それぞれの災害調査で山岸さんが活躍する場となったのも奇遇でした．私も新潟
大学を退職して数年間は研究の継続のために新潟大学で研究室を保持していましたが，2018 年には北海道へ戻って
きましたので，またまた付き合いが始まり，昨年には山岸さんの最後の大仕事として水中火山岩の新しい本の出版へ
の執筆を依頼されて，メールをやり取りしている最中でした．そんな折での急な逝去でしたので，本当に驚きました．
　山岸さんは水中火山岩の全国的な研究グループを組織しており，山岸さんは最後の仕事として，上記の本の作成に
取り掛かっていましたが，その遺志は受け継がれています．
　新型コロナ肺炎蔓延のために，多くの社会的活動が制約されており，そのためもあって山岸さんの逝去の経緯は知
られていません．折しも北海道では最大の感染の広がりを迎えて，医療崩壊の時期の最中の出来事でした．もし，医
療活動が正常に稼働していたなら，救えた命ではなかったのかと思っています．新型肺炎は直接的にも多くの命を奪
いましたが，緊急医療の崩壊という意味でも間接的に多くの命を奪っていったことを痛感しています．
　山岸さんとは本当に長い長い付き合いでしたので，思い出はつきません．合掌．





編集後記

　ここに総合地質第５巻をお届けします．今回は山岸会員の追悼ページも含めて掲載が 10 件にも
上り，分厚い号となりました． 
　本年 6 月に本会の設立時からの会員で理事でもあった山岸宏光会員が急逝されました．編集委
員会では追悼ページを設けることを決めて，会員諸氏からの追悼文を掲載することとしました．
この追悼ページには，会員以外からも寄稿されており，山岸会員の多彩な活躍がしのばれます．
　石の上にも三年と言いますが，総合地質は君波編集委員長のもとで３巻まで編集されたのち，
４巻目からは宮下が引き継ぐこととなりました．当初は電子版のみの発行で，印刷体を想定して
いませんでしたが，国会図書館などへの収録を考え，印刷冊子も必要ということで，第３巻から
印刷体も同時発行するようになりました．また1,２巻も印刷し実費で領布しています．それに伴い，
４巻からは印刷冊子を意識したスタイルへ変更しています．
　学術雑誌の価値は，定期的に発行が継続されてこそ向上してゆきます．喜ばしいことに，今回
も多数の，それも多彩なジャンルの原稿が投稿されました．第６巻に関しては，5 〜 6 月頃に投
稿を受け付ける予定です．
　今回，報告・資料として投稿されたものは，市民向けの見学会の際に用いた資料がベースになっ
ています．今後も同様に用いられることを考慮し，投稿規定とは異なるスタイルとなっています．
今後も編集委員会では，そうした多様な資料・報告に関しても，柔軟に対応していきますので，
ご相談ください．
　新型コロナ感染が収束し，皆様との対面での会合や懇親会なども再開できることを待ち望んで
います．

　編集委員長　宮下純夫
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