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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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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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2021嵯峨山 積　ほか

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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