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工　はじめに

A.研究目的

日本海は, 4つの大きな海盆(日本海盆,タ一

夕リー舟状海盆,大和海盆および対馬海盆)と多

数の海嶺・海山・堆などの地形的高まりから構成

される緑海である(Fig. 1).海底地形の特徴に

もとづくと,日本海は,深くて単調な北部と全体

的に浅くて起伏が激しく複雑な南部に大別される.

南部においては,その南東部(東北日本沖)では

多数の小規模な堆・礁やトラフが日本列島の海岸

線にほぼ平行して配列するのに対し,南西部(西

南日本沖)ではいくつかの比較的大きな海台や堆

が存在し,それらの配列方向は日本列島の海岸線

と斜行する場合もあるという違いも認められる.

このような海底地形の違いは,日本海の形成に関

連して生じた地殻構造の違いを反映するものと考

えられている(Tamaki, 1988, Jolivet & Tamaki,

1992).

隠岐島後は,島根半島の沖約60kmの日本海南

西部にある島峡で,周辺の隠岐堆とともに,地殻

構造上,日本海の拡大過程で伸長性の内部変形を

ほとんど受けていない大陸性地殻断片と考えられ

ている(Tamaki, 1988, Tamaki et al., 1992

Fig. 2).島内には結晶質基盤岩を不整合に覆っ

Fig. 1. Bathymetric map of the Japan Sea.

Depth contours in meters.

て新生界が比較的連続的に発達しており,日本海

形成初期からの地史が記録されていることが期待

される.

この論文では,隠岐島後の新生界の層序・地質

構造を記載し,堆積一造構史を復元するとともに,
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および隠岐島後における火山活動の造構的背景を

考察することを目的とした.

B.研究史

隠岐島後の地質学的研究は山上(1895)の地賃

園幅調査にはじまり,さらにKozu (1912, 1913

a,b)によるアルカリ岩の発見,佐藤(1922)の

珪藻土の研究および春本(1926, 1927a,b)の岩

石学的研究などが続いた.富田・による一連の地質

学的・岩石学的研究(富田, 1927a,b, 1928a,b,c,

1929 a,b, 1930 a,b, 1931 a,b,c,d,e,f, 1932 a.b.c.d,

e, Tomita, 1934, 1936)は,本島の地質の全体

像を明かにした画期をなすものであり,詳細な地

質調査にもとづいて片麻岩,堆積層,カルクアリ

カリ火山岩およびアルカリ火山岩に地質区分し,

岩石成因論にも言及した.

戦後になってUchimizu (1966)は,富田の地

質区分を基盤岩,中新統(周書層群,中条流紋岩,

隠地層群,島後層群),鮮新統(西郷玄武岩,金

橋頁岩層,隠岐粗面岩流紋岩,平租面岩,葛尾石

英流紋岩),更新統(神米磯層,大峯玄武岩)お

よび完新統(岬玄武岩)に再整理した.

岩石学的研究では,太田(1963),星野(1979)

およびHoshino (1979)が変成岩類について,

Kurasawa (1968),青木(1977), Takahashi

(1978),倉沢(1984),徐ほか(1987), Xu (1988),

藤巻ほか(1991), Uto (1989), Uto et al. (1994)

などがアルカリ火山岩類の岩石学的・地球化学的

研究を行った.

中新銃の層序学的研究では,多井(1956)によ

る有孔虫化石の報告の後, Okubo&Takayasu

(1979),大久保・高安(1980),大久保(1981)

および大久保・横田(1984)により海成中部中新

枕の存在が明らかにされ,それらを基礎にして山

崎(1984, 1991, 1992)および山崎ほか(1990,

1991)が再検討を行った.また年代学的検討は,

Kaneoka et al. (1977),鹿野・中野(1985),

藤巻ほか(1989),岩田ほか(1988),山崎・雁沢

(1989), Uto et al. (1994)等が報告している・

以上のように隠岐島後の地質学的研究は,富田

およびUchimizuによる包括的研究を基礎にして

1970年代末になって急速に進展し,岩石学的研究

と中新統の層序学的研究を軸に多くの研究成果が

Fig. 2. Fourtypes of crustal structure of the

Japan Sea and their distribution

(after Tamaki et al., 1992).

蓄積されてきた.また最近では重力探査による地

質構造の推定も試みられている(山内ほか, 1995

b).このような研究の蓄積や周辺海域における

海洋地質学的研究の進展の結果,隠岐島後におけ

る地質学的研究は,日本海の形成問題とも関連さ

せて新生代の堆積一遺構史を総合的に解明すると

いう,新たなステップ-の移行が待望されている

のが現状である.
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Ⅱ　隠岐島後の地質

A.地質概説

隠岐島後の地質系統は,下位より先第三系基盤,

上部漸新銃,下部～中部中新銃,上部中新銃,鰭

新統および第四系の5つに大別される・Fig. 3

Fig. 7には,それぞれ,隠岐島後の地質図,先

上部中新銃の地質図,新生界の層序表,断面図お

よび従来の研究(Uchimizu, 1966と石田, 1985)

との層序学的比較が示される・　Fig. 5にみられ

るように,これら5つの層序ユニットの間には,

いずれの場合も少なくとも100万年以上の堆積間

隙が存在する.

先第三系基盤は片麻岩類・花崩岩類からなる結

晶質基盤(crystalline basements)であり,隠

岐島後の東部に偏って環状に露出する.片麻岩類

は分布域の中心部を頂部とするドーム状の内部構

造をもつ(太田, 1963).先第三系基盤岩類を覆っ

たり,また取り巻いて分布する第三系-第四系は,

先第三系基盤を中心にして上位層準ほど外側に分

布する傾向にあり,隠岐島後の先第三系基盤岩類

と新生界はともに,全体としてみるとドーム状の

構造を示す.このようなドーム状の構造に加えて,

先第三系基盤岩類の南緑部を断層一摸曲帯として,

以北は相対的に上昇し,北西傾斜の榎やかな傾動

地塊構造を形成する.これら2つの主要構造(ドー

ム状構造と傾動地塊構造)が複合した結果,本島

東半部では先第三系基盤岩類や第三系の下部層準

が広く露出しているわけである.

第三系のうち上部漸新枕はカルクアルカリ質火

山岩類からなり,先第三系基盤岩類にアバット～

オーバーラップし,一部では貫入関係にある.火

山性コールドロンを埋積・溢流した火山噴出物と

みられ,小規模な花両署類とともに火山一深成複

合岩体をなす.

下部～中部中新統は最大層厚が1400m程度の陸

成のアルカリ質火山岩および砕屑岩と海成の砕屑

岩および生物源珪質堆積岩からなる.先第三系基

盤岩類および上部漸新銃の表面に残された起伏の

大きな古地形を不整合に覆ってそれらの周辺に分

布する.さらに,上部中新統最上部～第四系を取

り除くと,その下位にも広く発達すると考えられ

る(Fig. 4).

下部中新銃は陸成の酸性および塩基性火山岩類

からなり, "バイモーダルな火山活動" (今田,

1974)の産物である.中部中新銃の下部と中・上

部は,それぞれ沿岸性～浅海性堆積物および漸深

海性堆積物(生物源珪質堆積岩を含む)であり,

海進につづいて半深海化した時期の堆積層序を示

す.

上部中新統最上部～第四系は陸上の酸性～塩基

性のアルカリ質火山岩を主体として, 3層準の不

整合によって4つの層序単位に区分される.最下

部は彪大な酸性～中性アルカリ火山岩類を主とし,

基底部に海成砕屑岩をともなう.下部および上部

は主に塩基性アルカリ火山岩からなり,最上部は

現河床沿いの段丘堆積物である.

以上のように隠岐島後では,新生代に活発な火

成活動および構造運動がくりかえし発生し,現在

みられる複雑な地質構成ができあがった.さらに

中期中新世には,活発な構造運動とともにユース

タシーの影響を蒙り,顕著な海成堆積物が発達し

StSB9

B.層序

1.先第三系基盤岩類

先第三系基盤岩類岩は隠岐島後の北東部に分布

し(Fig. 3),隠岐変成岩および古期花嵐岩から

なる結晶質基盤である.

a)隠岐変成岩<Oki Metamorphics :太田

1963)>

隠岐変成岩類は本島北東部に分布し,泥質片麻

岩とミグマタイトを主体として眼球状片麻岩,石

灰質片麻岩,角閃岩をともない,北部では著しく

マイロナイト化している(Hoshino, 1979).片

麻岩のフォリエーションから判断すると,隠岐変

成岩類はドーム構造を呈している(太田, 1963,

Hoshino, 1979,田結庄ほか, 1991).

隠岐片麻岩類からえられた放射年代は,原生代

～中期ジュラ紀にわたり(165, 173Ma K-Ar牛

-87-



山　崎　　博　史

ロALLUVIUM
□ 'AUTS MM LANDSLIDE DEPOSITS
EコMJ.-- GMVEL BED

mN.誹….SALT　「

DD '　　　　-p

口,㈱脚VELBED 」

QD "ォ

巨巨iflJRW QUASH SHHJUTE
田tt- ,-onn
E] OKI Tl-YTE一胡IYO.I TE

Eヨ,sIKAFOCKATIOH　-」

巨∃　-DIAtCKITE
∈≡∃.9, -'STONE HEHBEH

E≡∃ UTAGI MUOSTONE HEWE*

E] m SANDSTONE HEWER

〔∃;.-こ∴こ

E】 OHZIKU CONGIL卿TE鵬二義

[ヨ濫:㌫i品濃芸LT AMD号音

EコKWI TOFf -A.　J

t:二,*J　二=:Tニ「こ.:.

a L。-ふLAsrcsutwK*
[ヨrouNGIR WHITE

＼ニ　蕊二-

Fig. 3. Ge0-0gical map of the Oki-Dogo Island, off San'in district, SW Japan.
Arrows with number are showing thelineof profilesin Fig.6.

代: Shibata & Nozawa, 1966 ; 187Ma Rb-Sr　界基盤コンプレックスである考えられている・こ

全岩アイソクロン年代: Hayase & Ishizaka,れらは飛騨山地に分布する飛騨変成岩の西方延長

1967;2Ga, 166Ma Sm-Nd年代:田中・星野,の一部とみなすことができ,西南日本の中・古生

1987),隠岐変成岩類が複変成作用を受けた原生　界とは全く別な地質系統(たとえば中朝地塊の-
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Fig. 4. Inferred geological map of the Oki-Dogo Island, removing the Upper Miocene

to Quarternary formations. The topographic map is 1/50.000 scale map sheet

Saigo" published by the Geographical Survey Institute of Japan.

部)のものであると考えられる(鈴木.小林,　　古期花尚岩は,隠岐変成岩類中に小岩体として

1987).　　　　　　　　　　　　　　　　　点在する.本岩類は片麻状～塊状のアダメライト

b)古期花南岩<Older Granite:田結庄ほか　を主体とし,ペグマタイト質花嵐岩あるいは細粒

(1991)>　　　　　　　　　　　　　　　花南岩をともなう.租粒で優自質,時に灰色のカ
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Fig. 5. Cenozoic stratigraphy in the Oki-Dogo Island, off San'in district, Sw Japan.

V.D.F.: Vertical distribution of fossils (after Tsuchi-ed., 1981, Suzuki, 1989). N: Nagu Volcamcs

Member, 0: Ohzuku Conglomerate Member, K: Kori Basalt Member, T: Togo Basalt Member,
Radiometric and fossil data: after Fujimaki et al. (1989), Kaneoka et al. (1977), Kano &

Nakano (1985), Kawai & Hirooka (1966), Yamasaki & Ganzawa (1989), Kakudate (1988),

Takayasu et al. (1989), Tai & Kato (1980), Umehara (1983), Okubo & Takayasu (1979, 1980).

-90-



隠岐島後の後期新生代堆積一遺構史と日本海南部における地形的・構造的起伏の起源

、.、
＼
＼

HeiTrachyte

㌔
、、

Rtiyoilte KoriFofmaiion

Tokibariyam a F. 丁0 R
Il l

」

- J ∫ ＼＼ KoriForms

＼I I m

400m L

Ihyolte 400

l
fa Met m0 hi

- Tokibanyama F.
..I ..、、■ 車 l

Dogo

Kum F.

J - - 1 v ^ 7
＼

i
＼
＼
T

r̂ =*^^ ^ 一 Rh

KoriF. 1 KorIF
.I ..I .-,rl 一一. ∫ ′

」

∫
-

ki ta 0 -

、 、 ー T
T

I

l l . l l . .■ - ■- .l

NW

OmineBasalt
OkiTrachyte-Rvo:舶

○'mineBasalt

J～＼ HerTrachyte

I ′一.一一一/ / OTR

uml-
KoriF ..- - 蝣"

UlriF

-

"L

400m

KonFormation

01く:Metmorphics

I、 竿 r a

I I I 蝣I I I I I 1

SE

0TR
CTP

メ

OmineBasalt, S,軸㌣.saltKumiFormation L OTR

KumiF.̂ --^KoriF.
^ "**T

メ .、 ＼
..一.‖一丁 T -̂-̂ Kor!F.

- l l - ffl
ーTl「T..

一rT '

400mL l 一一

- J 1 .
0ki
.

■■■ I - T
l -

- I - 一一 amorph
I I

. l l ■■細■- 細■

Fig・ 6. Geologica一 profiles of the Oki-Dogo -sland, off San'in district, SW Japan. The lines of

profiles are shown in Fig. 3.

リ長石を含み,片麻岩中に脈状,シュリーレン状

に産するという記載岩石学的特徴は,飛騨帯の古

期花嵐岩,特に天生花商岩(野沢, 1952)に類似

する.したがって古期花繭岩は飛騨帯の灰色花嵐

岩に対比可能である(田結庄, 1991).

2.第三系

a )時張山累層<Tokibariyama Formation :山

崎(1984)>

時張山累層は,先第三系基盤岩類を覆って,ま

たそれを取り囲んで分布する陸成のカルクアルカ

リ質(Uchimizu, 1966)の酸性～中性火山岩類
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Fig. 7. Comparisonamong Cenozoic stratigraphic successions of the Oki-Dogo Island. Bold and
thin tie lines indicate that the stratigraphic units on both ends have close and loose

correspondence, respectively.

であり,少量の砕屑岩をともなう.全層厚は850

m以上に達する厚い堆積物で,岩相にもとづいて

下部火山岩砕屑岩部層と上部火山岩部層に2分さ

れる(Fig. 5).本累層は,後述の新期花嵐岩と

ともに火山-深成複合岩体を形成する(田結庄ほ

か, 1991).本累層は, Uchimizu (1966)の周書

層群と中条流紋岩グループおよび隠地層群の一部

に相当する(Fig. 7).

下部火山岩砕屑岩部層　<Lower Volocani-

Clastics Member :山崎(1992)の下部層を地層

命名規約にしたがって名称変更>

[模式地]西郷町中村の南方,林道東谷線(Fig.

8).

[層厚] 450m以上.

[岩相】本部層は隠岐島後の中央部～北部におい

て,先第三系基盤岩類岩の内部とそれを取り巻く

周辺部にする(Fig. 3).酸性～中性火山岩を主

とし,砕屑岩類をともない,角磯岩・流紋岩・デ

イサイト安山岩・砂岩頁岩互層および磯岩から

なる(Figs. 9, 10).

本部層の主体をなす火山岩類は,岩質にもとづ

いて流紋岩類および安山岩類に区分される.流紋

岩類は主に本部層の下部を構成しており,著しく

熱水変質作用を被った溶岩および火砕岩からなる・

Fig. 8. Index map for locations and local
maps in the Oki-Dogo Island, off
San'in district, SW Japan.

溶岩は塊状のものと流理構造が顕著に発達するも

のがあり,酸性火砕岩と指交したり,その中に挟

在するが,南部の銚子川流域では基盤に対して貫

入状の形態を示す場合もあることから,一部は洛
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Fig. 9. Lithologic map o「the Tokibariyama Formation in the northeastern part of the Oki-

Dogo Island (see Fig. 8). Solid arrows show areas where breccia are widely distributed.

Arrow lines with indications of number designate the locations of columnar sections

shown in Fig. 10.

岩ドームを形成していると判断される.火砕岩は

凝灰角磯岩・火山磯凝灰岩からなり,一般に成層

構造は認められず,また一部では溶結構造を示す.

デイサイト類は主に本部層の上部を構成する.多

量の軽石・炭化木・マッドクラストを含む塊状の

凝灰角磯岩～火山磯凝灰岩や,級化成層が発達し

た細粒～租粒凝灰岩(火山豆石を含むことがある)

からなる.安山岩類は流紋岩やデイサイト中に薄

層として挟在し,変質した溶岩からなり,凝灰角

磯岩をともなう.先第三系基盤岩類岩の内部に分

布する火砕岩はしばしば片麻岩や花南岩の角磯を

含む.

本部層に少量挟在する砕屑岩類は,角磯岩・円

磯岩および砂岩泥岩互層である.角磯岩は基盤の

周辺に分布するほか,先第三系基盤岩類岩の内部

に分布する火砕岩中に挟在する(Fig. 9).淘汰
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が非常に悪く,片麻岩類・花尚岩類と少量の流紋

岩の角磯および同質細粒砕屑物の基質からなる.

磯径は最大50cm,平均数cm程度である.角磯岩

のうち,時張山の南東部で基盤岩類を緩く不整合

に覆っているものは,他の地域に分布するものと

はやや層相が異なる.すなわち,磯径が最大20

cm程度とやや小さく,角磯から亜角磯を主体と

するものの亜円磯を含み,全体としては淘汰は不

良であるが上方への細粒化傾向が認められる.磯

岩はよく円磨された細磯を主体とし,最下部層準

の流紋岩や酸性火山岩の間に轟く挟まれている.

砂岩泥岩互層はデイサイト中に挟在し,本部層分

布域の北半部に分布する.砂岩と頁岩の細互層か

らなり,頁岩には非常に細かい葉理が発達する.

細粒軽石凝灰岩薄層やまれに含磯泥岩をともない,

元屋ではほぼ南-北のすべり方向を示すスランプ

構造も認められる.

[下位層との関係]時張山東方城では先第三系基

盤岩類に対してアバットあるいは貫入していると

判断される部分が認められるほか,多くの場合は

断層で接する.北部の元屋周辺では北から南に向

かって約200程度の緩傾斜で基盤をオーバーラッ

プしたり,一部では断層で接する.

[産出化石]模式地に分布する砂岩頁岩互層の頁

岩(Fig. ll-Loci)から大型植物化石が産出し,

淡水生の水中植物を含む.それらは,阿仁合塑植

物群に対比される(梅原, 1983MS).

上部火山岩部層　<Upper Volcanics Member :

山崎(1992)の下部層を地層命名規約にしたがっ

て改名>

[模式地]西郷町近石の近石川.

[層厚] 400m.

[岩相]変質した安山岩質溶岩・火砕岩を主体と

し,火山円磯岩の薄層を挟む.溶岩は塊状あるい

は自破砕した単斜輝石安山岩,複輝石安山岩およ

び小量の角閃石一単斜輝石安山岩からなる.火砕

岩は成層している場合が多く,いくつかの層準に

は火山豆石を含み,級化構造,クロスラミナおよ

びコンボルートラミナを示す場合も認められる.

新期花繭岩　<Younger Granite:田結庄ほか
1991 >

新期花尚岩は,隠岐変成岩類の構造に非調和な

小岩株～岩脈状に産出する細粒花南岩で,布施,

卯敷および銚子川の上流に分布する.文象花繭岩,

文象斑岩をともなう浅所貫大岩体で,花嵐岩体の

周縁はフェルサイト質になり,周囲の時張山累層

と漸移する.

b)島後層群<Dogo Group:山崎(1992)を再

定義>

島後層群は下位の時張山累層を含めて定義され

たが(山崎, 1992),時張山累層と上位層とは不

整合関係にあることおよび両者が形成されたテク

トニックセッティングが異なると考えられること

から,本論では島後層群を以下のように再定義す

る.島後層群は,隠岐島後の大半の領域に広く分

布するが,その西半部は隠岐層群下に伏在し,西

海岸や河谷に沿って狭長に露出する.整合に累重

する陸成の火山岩一砕屑岩類と沿岸成～海成の砕

屑岩一生物源珪質岩類によって構成され,それぞ

れ郡累層および久見累層と呼ばれる(Fig. 5).

(1)郡　累層　<Kori Formaiton:山崎ほか

1991)による再定義>

郡累層は,時張山累層と先第三系基盤岩類を取

り巻くように隠岐島後中央部に広く分布し,西部

の海岸付近にも内座層として小規模に露出する

(Fig. 3).本累層は陸成の火山岩一砕屑岩類から

なり,玄武岩と酸性火砕岩というSiO2量におい

て中間組成の少ないバイモーダルな火山噴出物に

よって特徴づけられる.岩相にもとづいて,複雑

な同時異相関係にある5つの部層一小路凝灰岩部

層,大津久磯岩部層,郡玄武岩部層,那久火山岩

部層および東郷玄武岩部層一に区分される(Fig.

5).

山崎(1984)の近石一郡一中村地域の調査によっ

て定義された本累層名は,さらに山崎ほか(1991)

によって再定義された.そのなかで記載された

"玄武岩部層"は,その後の調査で隠岐島後の他

の地域にも独立して分布することが明らかとなっ

た.そこで本論では西郷地域のものを東郷玄武岩

部層(山崎, 1991),郡および那久～長尾田地城

のものを郡玄武岩部層および那久火山岩部層と命

名する.

本累層はUchimizu (1966)の周書層群,西郷

玄武岩および金橋頁岩層の一部を含み,また石田

(1985)の油井累層のうち御崎粗面岩部層を除い

た地層を含む(Fig. 7).

小路凝灰岩部層　<KOji Tuff Member :山崎

1984　>
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Fig. 12. Geologic map of the central area of Oki-Dogo Island.

1‥ Alluvium and Talus deposits, 2: Omine Group, 3-6: Oki Group (3: Hei trachyte, 4: Tsuzurao

quartz rhyolite, 5: Oki trachyte-rhyolite, 6: Tsuma Formation),ト9: Kumi Formation (7:
Iinoyama diatomite Member, 8: Utagi mudstone Member, 9: Hei tuff-siltsotne alternation
Member), 10-19: KOri Formation (10-12: Ohzuku conglomerate Member (10: Conglomerate,

ll: Pebbly sandstone, 12: Felsic tuff), 13-17: KOji tuff Member (13: Sandy tuff, 14: Pumice

tuff, 15: Conglomerate, 16: Sandstone, 17: Mudstone), 18-19: Kori basalt Member (18‥ Basic

pyroclastics, 19: basalt lava)), 20-21: Tokibariyama Formation (20: Upper volcanics Member,
21: Lower volcanics Member), 22: Basement rocks, 23: Fold axis, 24: Fault, 25: Strike and dip.
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Fig. 13. Columnar sections of the Dogo Group in the northeastern Oki-Dogo Island. Inset shows
the localities of columnar sections.
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Fig. 15. Generalized stratigraphic profile of the Dogo Group in the central Ok主Dogo Island.

KO: KOji Tuff Member, 0: Ohzuku Conglomerate Member, K: Kori Basalt Member,

1: Conglomerate (boulder - pebble), 2: Sandstone and pebbly sandstone, 3: Mudstone,
4: Sandy tuff, 5: Pumice tuff, 6: Basaltic

[模式地]小路から中山峠にいたる県道(旧道).

[層厚]郡で175m,中村で150m,西郷で700m.

[岩相]本部層は郡累層の主要部分を構成し,と

くに,その下半部に発達する(Fig. 5).主に酸

性の火砕岩類からなるが,さまざまな程度に陸源

砕屑粒子を混在する.水平ならびに鉛直方向-の

岩相変化が著しく,以下では,隠岐島後の北部,

中央部,西部および南部に区分して,岩相を記述

im*

北部の中村一郡間では主に塊状の砂質租粒凝灰

岩からなり火山磯凝灰岩や磯質砂岩をともなうこ

ともある(Figs. 12, 13).郡の東方や中村周辺

では本部層の下部層準に安山岩および流紋岩の細

磯～大磯からなる磯岩～硬質砂岩が小規模に分布

し,平行菓理が発達した泥岩層を挟む場合もある

(Fig. 13の柱状図4-10蝣12-15).

中央部の郡一原田間では主に塊状の砂質租粒凝

灰岩からなり,火山磯凝灰岩や硬質砂岩・泥岩を

ともなう. Fig. 14はNW-SE方向の柱状断面図

であるが,小路凝灰岩部層の層厚変化をみると,

柱状図1-5, 6-9および11-13の各区間では

南東側-しだいに厚くなるがそれぞれの区間の境

界では南東側で急に薄くなる.このような層厚変

化は. Fig- 15の北西部に示されるとおり南東-

傾動したハーフグラーベン構造を示す.

西部のいくつかの箇所に本部層が露出するが,

比較的広く分布するのは西海岸の那久～大津久で

ある(Fig. 16).塊状の酸性租粒凝灰岩からなり,

層厚は約100mと見積もられるが北西に向かって

volcanics

薄化し,那久より北部では那久火山岩部層と指交

する(Figs. 16, 17).

南部では原田一東郷一大久間に分布し(Fig.

18),主に凝灰質砂岩からなり砂質凝灰岩・火山

磯凝灰岩・凝灰角磯岩・軽石凝灰岩・凝灰岩シ

ル下着互層・凝灰質シルト岩・砂岩をともなう

(Figs. 19, 20).凝灰質砂岩は塊状～やや成層し

ており,しばしばシルト岩・砂岩・磯岩・軽石凝

灰岩などの薄層を挟む.火山磯凝灰岩～凝灰角裸

岩は西部の原田～有木間_に分布し,塊状で淘汰が

悪く,軽石片や異質岩片(流紋岩・泥岩など)を

含んでいる.軽石凝灰岩は,北西部の有木川上流

に主に分布するほか,薄層として本部層中～下部

に挟在する.発泡の悪い軽石を多量に含み,塊状・

不淘汰で層厚変化が著しい.溶結構造は認められ

ない.凝灰岩シルト岩互層は東郷および大久に分

布し,しばしば大型植物化石が産出する.凝灰質

シルト岩・砂岩は主に中央部に分布し,よく成層

して,単層の厚さは数cm-2mと比較的薄い.

また, score and fill構造,級化構造(正および

逆一正),トラフ型クロスラミナ,などの堆積構

造を示す(Fig. 21).基底侵食面にはじまる厚さ

数10cm-2mの上方細粒化セットがいくつも重

なる砂磯層および大型植物遺体を含む平行菓理泥

岩層などから構成されるこれらの堆積相の組み合

わせは,本部層が河川堆積物であることを示す

(例えばMiall ed., 1978).

[下位層との関係]北部では時張山累層を不整合

に覆っており,不整合面は大きな起伏をもつ
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Fig. 16. Geological map of the western coastal area of the Oki-Dogo Island (see Fig. 8).
Lines with numbers are the routes along which columnar sections in Fig. 17 were made.
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巨] Rhyolite lava EヨBasic pyroclastics

[∃ Pumice tuff　　　巨ヨBasic sandy tuff

EヨFelsicsandytuff　」ヨConglomerate
国Trachyte sheet EヨPebbly sandstone

I Basalt lava HI Sandstone
E団Trachyandesite shee用皿Aternating beds of

tuff and sHtstone

fI

0

Fig. 17. Columnar sections of the Dogo Group in the western coastal area of Oki-Dogo Island.

(Fig. 13).南部でも時張山累層との境界面は大

きな起伏をもつことから(Fig. 20),不整合であ
ると推定される.

[産出化石]郡(Fig. ll-Loc.2)および有木

(Fig. ll-Loc.3)では　Comptonia naumanni

など台島型植物群に対比される植物化石が産出す

る(梅原, 1983MS).

大津久磯岩部層　<Ohzuku Conglomerate

Member :山崎(1984)>

[模式地]大津久の集落より北西へ約200mまで

の海岸.

[層厚] 0-450mであり,側方変化が著しい.

[岩相]本部層は,主に硬質砂岩～大磯岩からな

る租粒堆積物で,酸性凝灰岩～砂質凝灰岩を挟在

する.基底侵食面にはじまる上方細粒化ユニット

(層厚1-数m)がしばしば認められ,河川成堆

積相を示す.部層全体としては上方へ租粒化する

傾向にあり,中磯～大磯岩が卓越するようになる.

おもな分布域は隠岐島後の中部～西部であり,也

域ごとにその特徴を記述する.
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隠岐島後の後期新生代堆積一造構史と日本海南部における地形的.構造的起伏の起源

北部の山田周辺および山田川と郡川の間の地域

に分布する本部層は,主に時張山累層起源の流紋

岩・安山岩の中磯～大磯岩からなり,しばしば上

方細粒化して砂岩やシルト岩に移化する顕著な上

方細粒化ユニットを形成する.

中央部では郡～近石に分布し,南方に向かって

急激に薄化・尖滅する.下位の硬質砂岩優勢相と

上位の磯岩優勢相に2分され,全体的には上方租

粒化する(Figs.14, 22).硬質砂岩優勢相は,

硬質砂岩・砂岩・砂質租粒凝灰岩により構成され,

明瞭な侵食基底面を持つ層厚1 m程度の上方細粒

化ユニットが発達する(Fig. 22).裸岩優勢相は

円磨良好な中磯～大磯岩に富むが,磯岩層はレン

ズ状で側方への連続性に乏しい(Figs. 14, 15).

磯種は,時張山累層起源の流紋岩,安山岩からな

る.インプリケーションおよびクロスラミナから

推定される古流向データにはばらつきが認められ

るが,中山峠付近では北あるいは北西への流れを

示し,首代田付近では南あるいは北東への流れを

示している.

西部では大津久付近に分布し,那久以北では那

久火山岩部層に移化する.北あるいは北西への流

れを示すインプリケーションの発達した中磯～大

磯岩,磯質砂岩および中～租粒砂岩から構成され,

上方細粒化ユニットを構成する.全体としては,

南に向かって厚層化・租粒化の傾向を示す.磯の

ほとんどは時張山累層から供給された流紋岩や安

山岩であるが,先第三系基盤岩類岩に由来する片

麻岩・花尚岩礁も少量ながら含まれる.

[他層との関係]

本部層は小路凝灰岩部層の上部および郡玄武岩

部層と那久火山岩部層と同時異相.

郡玄武岩部層　<Kori Basalt Member :山崎

(1992)>

[模式地]五箇村郡の郡川および山田川.

[層厚1 250m.

[分布・岩相]隠岐島後北部の郡～中村南西部に

分布し,小路凝灰岩部層中に挟在する2層準の玄

武岩質溶岩・火砕岩および火山円磯岩から構成さ

れる(Fig. 13).溶岩は主に自破砕状であるが,

塊状部も認められる.火砕岩は淘汰の悪い火山磯

凝灰岩からなり,いくぶん成層している.火山円

磯岩は淘汰不良の玄武岩円磯(最大径1m)と火

山砂基質からなる.

tuffaceous sandstone with

lenticular beds of granule

conglomerate

pumice coarse tuff

raded tuffaceous sandstone

with rip-up clasts

granule-pebble conglomerate

thln a一ternation of

tuffaceous sandstone & siltstone

weekly bedded tuffaceous

sandstone

trough cross lamination

tuffaceous siltstone

graded bedding

I normal

i reverse

Fig. 21. Measured sectionshowing the alluvial
facies of tuffaceous sandstone and siltstone

of the Koji Tuff Member in the southern

OkトDogo Island.

[他層との関係]小路凝灰岩部層および大津久磯

岩部層と同時異相.

那久火山岩部層　<Nagu Volcanics Member :

山崎(1992)>

[模式地]都万村那久から那久岬に至る海岸.

[層厚] 500m.

[岩相]那久～長尾田の海岸部に分布する.主に

玄武岩質の溶岩・火砕岩および火山円磯岩～火山

砂岩からなり,租面安山岩・酸性火砕岩およびシ

ルト岩をともなう(Fig. 17).溶岩は塊状～自破

砕状の産状を示す.たとえば成層した租粒凝灰岩

の上位に重なる溶岩では,下底部5cmが多孔質

でその基底には泥岩岩片を含み,その上20cmに

塊状部,さらに上位が自破砕状となる例が認めら

れることがある.また南方の西約1kmの岬の先

端付近では,幅が約25mの火道が認められる.そ

こでは,非常に多孔質な溶岩と火道角磯岩が不規
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Fig. 22. Measured sections showing the alluvial
of the Ohzuku Conglomerate Member・

別に分布しており,気泡跡は鉛直方向から左右に

向かって水平方向-と変化する.火道角磯岩と母

岩の境界はN50-Eの走向を示す.火砕岩類は岩

質に関わらず一般によく成層し,クロスラミナや

チャネル構造がしばしばみられる.租面安山岩は

玄武岩質火砕岩中の4 - 5層準に岩床として産出

する(Fig. 16).租面安山岩はこの地域にのみに

認められるもので,しかも火砕岩の構造と調和的

であることから,その貫人は火砕岩の堆積期と同

時あるいはその形成と密接に生じたと考えられる・

火山円磯岩・火山砂岩は玄武岩質火砕岩中に挟在

し,良く円磨された玄武岩磯を含む・酸性火砕岩

は斜長石,石英(希)およびごく少量の細粒有色

鉱物などの鉱物片とごく希に径数mmの玄武岩お

よび片麻岩の異質岩片を含むほかはほとんど発砲

度の悪い扇平な本質物質らなり,軽石流起源の堆

積物と判断される.

玄武岩溶岩は,ショショナイトおよびバナカイ

トである(Xu, 1988;徐ほか, 1987).

[他層との関係]小路凝灰岩部層および大津久磯

岩部層と同時異相(Fig. 5).

東郷玄武岩部層　<Togo Basalt Member :山崎

(1991)>

[模式地]西郷町東郷の東郷川流域および西郷湾

岸.

[層厚] 200-500m.

[岩相]本部層は隠岐島後南部の西郷湾の北方に

分布する.小路凝灰岩部層と指交しながら主に3

層準に発達するほか,小路凝灰岩部層中にレンズ

boulder conglomerate

with cobble

博　史

zii等Sj!芦撃mm
I. 0・

- '・一・-0-a.rU *'-*-

. ・一

_'Iニニー⊥ヱiサ*>一千

?きナこ-.蝣g'-0-止t●'-　4

facies of the the 一ower

trough cross 一aminated

pebble to granule

conglomerate

parallel to low angle
cross laminated ss

faint1 parallel laminated

pumiceous tuff

trough cross laminated mss

very coarse sandstone

faintly cross laminated

pebble conglomerate

B

(A) and upper (B) parts

状に挟在する(Fig. 20).主に単斜輝石-かんら

ん石玄武岩の塊状～自破砕溶岩および火砕岩から

なり,少量の安山岩をともなう.玄武岩には,汰

状組織が明瞭なものとほぼaphyricなものとがあ

る.鏡下では,石基はインターサータルあるいは

インターグラニユラー組織を呈し,斑晶鉱物は斜

長石,単斜輝石およびかんらん石からなる・石英

が含まれることがあるが,融食形を示すことから

捕獲結晶と判断される.かんらん石は努閑に沿っ

てイデイングサイト化したり,変質して緑泥石様

鉱物・炭酸塩鉱物を生じている.斜長石の大部分

は自形～半日形で,時に累帯構造を示すことがあ

る.単斜輝石はまれに弱い累帯構造を示し,また,

しばしば集斑状となる.玄武岩には一般に変質し

ており,多くは敵密であるが,多孔質で杏仁状の

タンパク石で充填されている場合がある.安山岩

は暗緑色を里し,著しく変質している・

全岩化学分析によると本部層の玄武岩は,

siO2-(Na20+K2O)図上で, Kuno (1966)の

アルカリ岩の領域あるいはアルカリ岩と高アルミ

ナ玄武岩の境界部にプロットされ, Xu (1988)

の長尾田ショショナイトグループ(本論の長尾田

火山岩部層と同じ)とよく一致する(Fig. 23).

[他層との関係] Uchimizu (1966)は西郷湾北

方に分布する玄武岩として一括してSaigo Basalt

Goupと定義した.しかし山崎(1991)は,この

地域の玄武岩類は平凝灰岩シルト岩互層部層(級

逮)を挟んで2つに区分されることを地質図上で

示すと共に(Fig. 24),その区分が岩石学的にも

-106-



隠岐島後の後期新生代堆積一造構史と日本海南部における地形的・構造的起伏の起源

45　　　　　50　　　　　55　　　　　60

SiO2

Fig. 23. SiO2-(Na20+K2O) diagram of volcanic

rocks from the Togo Basalt Member (after

Yamasaki, 1991). Data of the Saigo and

Nagaoda shoshonite groups from Xu (1988)

are plotted for comparison. Border between

alkaline and subalkaline fields after Kuno

(1966).

矛盾しないことを指摘して,平凝灰岩シルト岩互

層部層より下位の玄武岩層を東郷玄武岩部層とし

て郡累層構成層と位置づけている.本部層は小路

凝灰岩部層と同時異相をなす.

(2)久見累層　<Kumi Formation:山崎

1992)>

久見累層は主に本島南部に露出し,北部および

西部にも分布が認められる(Fig. 3).本累層は

沿岸成～海成の砕屑岩-生物源珪質岩相で特徴づ

けられ,少量の火山性堆積物をともなう.岩相お

よび層序関係にもとづいて,下部層を構成する平

凝灰岩シルト岩互層部層および久見砂岩部層,中

～上部層を歌木泥岩部層,伊後泥岩部層および飯

山珪藻土部層に区分され,前2者および後3者は

それぞれ(一部)同時異相関係にある.本累層は

Uchimizu (1966)の隠岐島後層群,金橋頁岩層

の一部および隠岐租面岩流紋岩類の中の降下火山

灰層に対比される(Fig. 7).

平凝灰岩-シルト岩互層部層　<Hei Tuff-

S‖tstone A一ternation Member :山崎ほか
1991 >

[模式地]西郷町下西から平に至る県道沿い.

[層厚]側方変化が著しく,北部では15-75mで

あり南部では165mと見積もられる.

[岩相]細粒～租粒酸性凝灰岩,軽石凝灰岩およ

びシルト岩の互層からなり,褐炭や凝灰質砂岩・

Fig.24. Sketch of an outcrop (A) and detailed

geologic map (B) showing the stratigraphic

relationship among the Togo Basalt

Member, the Hei Tuff-SiItstone A一ternation

Member and the Saigo Basalt (after
Yamasaki′ 1991).

細磯岩をともなう.下部層準では凝灰質砂岩が比

較的優勢であり,上部層準へ向かってシルト岩・

褐炭・凝灰岩が優勢となり,全体として上方へ細

粒化している.下部層準では層厚数mの上方細粒

化ユニットがくりかえし認められ,個々のユニッ

トは,下位より,基底侵食画一トラフ型クロスラ

ミナが顕著な凝灰質砂岩(泥岩のリップアップク

ラストや砂岩ブロックを含む) -細粒凝灰岩から

なる(Fig. 25).細粒相の優勢な中～上部層準で

は単層の厚さが薄くなるとともに,層厚10-30

cmに達する褐炭層が挟在する.西郷において測

定されたクロステミナが示す古流向は,東北東-

西南西である(山崎, 1991).

[他層との関係]平凝灰岩シルト岩互層部層が下

位の郡累層東郷玄武岩部層を整然と覆っている露
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一aminated fine sandstone

faintly parallel laminated

coarse tuff

pumice tuff with rhyolite blocks
thin bedded fine tuff

lower horizon

thin bedded fine tuff

massive tuffaceous fine sandstone
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一aminated tuff

parallel to low angle cross

一aminated sandstone

trough cross
laminated sandstone

mudstone rip-up clasts

liddle to upper horizon

middle horizon

thin a一ternations of

tuff and siltstone

parallei to low angle cross
laminated medium sandstone

ripp-e cross laminated
fine sandstone

trough cross(bottom) and

parallel(top) laminated
sandstone

Fig. 25. Measured sections showing meandering river facies of the Hei TufトSiltstone Alteration
Member.

頭が大光寺において認めれる(Fig. 24-A).ま

た分布域全体をみても,下位の郡累層との構造的・

層序的斜交関係は認められないことから,両層は

整合関係であると推論される.

[産出化石]隠岐島後南部の平(Fig. ll -Loc.4),

中村(Fig.ll-Loc.5)および津井(Fig.ll-

Loc.6)では本部層の中～上部層準から淡水生

貝化石Viviparus , Semisulcospiraおよび

Lanceolariaの保存の良い印象化石が産出した

(大久保, 1981).いっほう西海岸の野趣では

(Figs. ll-Loc.7, 26),本層基底より約100m上位

の層準の珪藻質シルト岩層から(Figs. 26, 27)

Curcidenticula kanayae zone (Akiba, 1986)に

対比される海生珪藻化石群集が(Table 1 ‥山崎

ほか, 1990),また,辛(Fig. ll-Loc.4)では

上述の淡水生月化石を産出する砂岩の直上のシル

ト岩(Fig. 28)から　Denticulopsis lauta zone

(Akiba, 1986)に対比される海生珪藻化石群集

が産出する(Table 2 ‥山崎ほか, 1991).

産出化石が示す古環境に関連して,鈴木ほか

(1991)は,海生珪藻化石群集が産出した平の露

頭から南東-約1kmの地点に分布する本層上部

層準から1個のカオリン一方沸石コンクリ~シヨ

ンの産出を報告した.このコンクリーシヨンの内
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固Basalt
遠国Trachyte

fc'liU'JI"汁

[=]

Oki trachyte-rhyolite

L n

Kumi Formation

∈∃ slltst…

Eヨsandstoneipebhlv)

KOri Formation

圏Basaltic lava
匡謁Trachyandesite lava&s=

臣∃ pyroclas‖cs&sandstone
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JAPAN SIヨA

^frfffffi
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Fig. 26. Detailed geologic map and profile in the western coastal area of the Oki-Dogo lsland

(see Fig. 8). A and B with arrows and *NOG show the location of the profile line,
and the locality of samp一e NOG for diatom analysis, respectively.
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殻と外殻は鉱物組成が異なっており,それは,内

殻形成時の孔隙水はFeに富む淡水であり外殻形

成時にはNa+やSO42~に富む塩水であったこと

を示す.このような変化は淡水成環境への海水の

進入を示唆する可能性がある.

久見砂岩部層　<Kumi Sandstone Member :

(山崎, 1984)>

[模式地]隠岐島後北部の久見川上流部・

【層厚]約100m.

[岩相]久見砂岩部層の分布は,内座層として模

式地でのみ確認されている.砂岩泥岩互層を主体

として,シルト岩,細磯～中磯岩層および酸性凝

灰岩薄層を挟む(Fig. 9).海生化石は2層準あ

る傑岩層のうち上位の磯岩層より下位では未発見

であるが,上位層準では比較的よく産出する・特

に上部の砂岩泥岩互層中の砂岩は化石を多く含み

(Fig. 30-Loc. 1, 2),月化石が密集した部分は

石灰質である.

[他層との関係]岩相層序学的には,本部層は平

凝灰岩シルト岩互層部層同様,歌木泥岩部層の直

下に位置している.また平凝灰岩シルト岩互層部

層と歌木泥岩部層下部からDenticulopsis lauta

zone (Akiba, 1986)に相当する海生珪藻化石群

集が検出され(Table 2),この化石帯が示す年

代は本部層の有孔虫化石が示す年代とほぼ一致す

る.以上のことから,久見砂岩部層は平凝灰岩シ

ルト岩互層部層の上部と同時異相であると推論さ

れる(山崎ほか, 1991).

[産出化石]砂岩泥岩互層下部の砂岩中の化石密

集層(Fig. ll-M0-1)から東院内動物群(Masuda,

1966)に対比されるMiohaliotis notoensis,

Conus tokunagai, Diodra sp., Barbatia spな

どの岩礁性軟体動物化石群集や浮遊性のCavolina

sp.が産出する(Okubo and Takayasu, 1979).

砂岩泥岩互層のほぼ全層準から大型有孔虫

Miogypsina koとoiが産出し,一つの層準では

Operculina complanata japonicaが共産する

(Fig. 30,大久保・高安1980).さらに,砂岩泥

岩互層からN.8-N.10 (Blow, 1969)を示す浮遊

性有孔虫化石が報告されている(多井・加藤,

1980).このような産出化石の特徴は,久見砂岩

部層が,中新世初演(N.E層準)に北海道南部ま

で広がったと推定される熱帯海中気候事件(土,

1985)に対比されることを示す(山崎ほか, 1991).

Di atomaceous

si ltstone

Massive & parallel

laminated f. ss.

Massive pebble

congl omerate

Tuffaceous

si ltstone

Tuffaceous

sandstone

Trough-cross

laminated ss.

Fig. 27. Measured section of the Hei Tuff-
Sitstone Alternation Member at Nogoe,

showing the horizon of the sample NOG

for diatom analysis, comparison. Border

between alkaline and subalkaline fields

after Kuno (1966).

HO G

A ctinocyclus cu′vatulus 1

1

1

2

2

A ehrenb erg u

A ingens f.planus

A ctinop tychus senanus

A nnellus cariform cus

A zpeitia vetustissim a 1

2

1

2

5

Chaetocerous spp.(resting spore)

C occoneis costata

C . spp.

C oscinodiscus m arginatus

C .radiatus 1

2

1

38

C .stellans

Cyclotella spp .

Crucidenticula kanayae

G ′蝣am m atophora spp. 10

Hyalodiscus obsoletus 2

2

4

3

1

kebea ねnUe

Kisseleviella canna

M erosira sol

O dontella aunta

Paralia sulucata 4

1

6

2

1

Rhizosolem a spp.

S tephanopyxis ferox

Synedra jouseana lineans

Thalassionem a hirosakiensis

T.nitzsa oides 2

1

1
Thalassiosira ieptopus

Trice,′atium condecorum

Total 100

Tab一e 1. Occurrence list of diatoms in the

samp-e NOG from the Hei TufトSiltsotne

Alternation Member (See Figs. 26 and 27

for the sample localjty and horizon; after
Yamasaki et al‥ 1990).
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FOSSIL HORIZON
*=DIATOMS
X tMOLLUSCA

LITHOLOGY

TUFF

SlLTSTONE

SANDY SILTSTONE

CROSS-BEDDED SS

TUFFACEOUS SS

SANDSTONE

CONGLOMERATE

Fig. 28. Measured section of the Hei Tuff-

SiltsotneAlternation Member at Hei, showing

the horizons of samples (H-1 & 2) for diatom

analysis. Locality of the samples are shown

in See Fig. ll for sample locality, Loc. 4

(after Yamasaki et al., 1991).

歌木泥岩部層　<Utagi Mudstone Member二山

崎1984>

[模式地]都万村歌木.

[層厚]最大約200m.

[岩相]歌木泥岩部層は隠岐島後の北部と南部で

確認されるのみであるが,被覆層の下には広く分

H - Z U - 1

A c t i n o c y c l u s エn g e n s f . i n g e n s 3 3 1 4

A . i n g e n s f . n o d u s 5 8

A . in g e n s f . p l a n u s 4 2 0

A c t in o p ty c h u s s e n a r i u s 8 .

A m p h o r a s o p . 1

A n n e l l u s c a r i f o r n i c u s

3A z p e i ti a e n d o i

4 . v e 亡u s t i s s i m a 2

C h a 亡o c e r o u s s p p . ( r e s t i n g sp o r e ) 1 4

C o s c i n o d is c山s m a r e i n s 亡U S 2 5

C r u c i d e n t i c u l a c f r . n i c o b a r i c a ー
C . p u n c とa 亡a 1

C . s p p . ー

D e n ti c u l o p s i s l a uとa 1 4 4
5 . c f r . p r a e l a u ta 2

p s p p . 1

G r a m m a t o p h o r a s p p . 1 0
I k e b e a t e n u e 1.
〟e l o s i r a s o l ー 3
N 1.とz s c h i a s p p . 2 1
P a r a l i a s u l u c a とa 2 1 0

P s e u d o p o d o s i r a e l e g e n s 1

1

R h i z o s o l e n i a s p p .

S t e p h a n o g on i a h a n z a w a e

LS 亡e p h a n o p y x i s s p p . 3 3
S y n e d r a j o s e a n a 1
T h a l a云s i o n e m a h i r o s a k i e n s is 1 2

T . n i t z s c h i o i d e s 2 1

T h a l a s s i o s i r a s p p .

T h a l a s s i o 亡h r i x l o n g is s i m a

1T r i c e r a亡i u m S D D .

O t h e r s ? F,
T o t a l T O O 10 0

Table　2. Occurrence list of diatoms in the

Hei Tuff-SiItsotne Alternation (H-2) and

Utagi Mudstone (U-1) Members (after

Yamasaki et al., 1991). See Fig. 28 and Fig.
30 for the sample horizons of H-2 and U-1.

布していると推定される(Fig. 4).北部の久見

川上流から中村周辺では主に黒色泥岩・珪質泥岩

からなり,海縁石砂岩や珪藻土を挟在し,基虞部

には玄武岩の巨磯を含む角磯岩および中裸岩がみ

られる(Fig. 30).珪質泥岩は硬質・塊状で,坐

物擾乱を受けておrり,海縁石砂岩の薄層や海縁石

に充填されたサンドパイプを含む.海縁石砂岩は

塊状で,カイメン化石Aphrocallistesを多数含

む.珪藻土は海縁石砂岩の上に整合に重なり,そ

の層厚は3-10mと見積もられる.

南部の歌木一西田-加茂周辺(Fig. 31)では

主に珪質泥岩からなり,黒色泥岩や珪質泥岩一泥

岩一砂岩の互層をともなう.珪質泥岩は弱く成層

しており,海縁石粒子が平行ラミナを形成する場

合が認められる.また厚さ20-60cmの固い珪質

泥岩と　　3 cmの比較的軟らかい黒色泥岩が互

層して白黒のリズミカルな縞模様をなす場合があ

る.黒色泥岩は漆黒色を呈し,フランボイド状の

黄鉄鉱を産出する.
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Fig. 29. Ge0-0gical map of the upper reaches of the Kumi River (after Yamasaki et al., 1991).
See Fig. 8 for 一ocation.

[下位層との関係]平凝灰岩シルト岩互層部層お

よび久見砂岩部層とは,生層序学的な時間間隙は

認められず(後述),また構造的にも連続してお

り,大局的にはそれらを整合に覆っていると判断

される.しかしながら,久見川流域では本層基底

部の磯岩層が下位の久見砂岩層を部分的に削り込

んでいるものと推定される(Fig. 32).このよう

なローカルな層序関係は,海水準の低下にともな

い,その影響を受け易い場所に形成されたものと

考えると合理的に説明される.この間題について

はのちほど改めて検討する.また本部層の基底層

準を除いて,飯山珪藻土部層と同時異相関係にあ

る.

[産出化石]歌木に分布する珪質泥岩(Fig. 11-

M0-2)からPalliolum peckhamiが産出し(大

久保, 1981),黒色泥岩からは底生有孔虫群集

が産出する(瀬戸・山崎, 1990).珪藻土からは

Denticulopsis lauta zone (Akiba, 1986)に対

比される珪藻化石群集が報告されている(Table,

2:大久保・横田, 1984;山崎ほか, 1991).

伊後泥岩部層　<lgo Mudstone Member : (山

崎, 1992)>

[模式地】西郷町伊後中の浦海岸・

[層厚] 90m.
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Fig. 30. Measured sectionsoftheKumi Sand-

stone and Utagi Mudstone Members in the

uppe「 reaches of the Kumi River, showing

the horizon ofdiatom sample U-1 (modified
fromYamasaki etal.. 1991). Localities 1,

2and 3are shown in Fig. 29.

[岩相]本部層は隠岐島後北部の伊後および南部

の都万の2ヶ所に小規模に分布する(山崎, 1984,

角館, 1988).塊状砂質泥岩,細粒砂岩および泥

質細粒～中粒砂岩からなり,全体に淘汰不良の細

粒堆積物が優勢である.

[他層との関係]分布が孤立しているため下位層

との層序関係を直接野外で確認することはできな

いが,地質構造のうえでは歌木泥岩部層の上位に

調和的に分布することから,本部層は歌木泥岩部

層に整合に累重していると判断される.都万湾岸

の隣接した地域で,共に都万累層に不整合に覆わ

れることから,飯山珪藻土部層と同時異相と考え

られる.

[産出化石]模式地(Fig. ll-M0-3)から貝

化石Conchocele disjunctaおよびNuculana

sadoensis (大久保, 1981,上田・杉山, 1984)

や底生有孔虫Uvigerina群集(多井, 1956)およ

びN.10-N.12 (Blow, 1969)を示す浮遊性有孔

虫群集(多井・加藤, 1980)が報告されている.

飯山珪藻土部層　<linoyama Diatomite Member :

山崎1984) >

[模式地]西郷町飯山珪藻土採土場.

[層厚　50m以上.

[岩相]本部層は主に隠岐島後南部に分布するほ

か,西部と北部に内座層として小露頭が点在する

(Fig. ll).下部は厚い塊状珪藻土(層厚10m以

上)からなり,酸性凝灰岩,砂岩,海縁石砂岩層

をともなう(Fig. 33).海縁石砂岩は層状古土挟在

したり,サンドパイプを充填して産する.また,

層状に形質ノジュールが認められることがある.

本部層の上部では厚い塊状珪藻土は認められず,

ラミナの発達した珪藻土,珪質泥岩,酸性凝灰岩

および砂岩により構成される(Fig. 34).

[他層との関係]歌木泥岩部層の下部を整合に覆

うほか,分布状況および産出化石から推定される

時代にもとづくと,歌木泥岩部層の大部分および

伊後泥岩部層の同時異相と判断される.

[産出化石]単一セクションからの連続的産出で

はないが,珪藻化石群集が隠岐島後西部の各地か

ら産出し(Fig. ll-*印;谷村・斉藤, 1986;

Kobayashi, 1988), Denticulopsis ,lauta zoneか

らDenticulopsis dimorpha zoneまでの6つの珪

藻化石帯(Akiba, 1986)がすべて揃っているこ

とが確認された(下末, 1989MS).

C)隠岐層群(Oki Group)

隠岐層群は主に本島西半部の海岸線に沿って,

1 -数kmの幅で環状に分布するほか,北東部の

葛尾山周辺にも小分布がみられる(Fig. 3).本

層群はアルカリ質の酸性～中性火山岩で特徴づけ
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Fig. 31. Geological map of the southwestern Oki-Dogo Island (modified from Yamasaki et ai..

1991; see Fig. 8). 1: Alluvium, 2: Nijiyama Grave- Beds, 3-4‥ Saigo Group (3‥ Misaki

Basalt′ 4: Saigon Basalt), 5: 0m空Basalt, 6-8: Oki Group (6: Hei Trachyte, 7: Oki
Trachyte-Rhyolite, 8: Tsuma Formation), 9-13: Dogo Group [9-ll: Kumi Formation (9:

linoyama Daiatomite Member, 10: Utagi Mudstone Member, ll: Hei Tuff-SiItstone Alternation
Member), 12-13: KOri Formation (12: Togo Basa-t Member, 13: KOji Tuff Member)′ 14:

Tokibariyama Formation′ 15: Oki Metamorphics.
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Fig. 32. Columnar sections of the Dogo Group in the upper reach of the Kumi River, showing the

stratigraphic relationship between the Kumi Sandstone and Utagi Mudstone Members.
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Fig. 33. Measured section showing the lithofacies of lower linoyama Diatomite Member at Minoura

and occurrence of major diatom species (after Yamasaki &　Takayasu, 1992). A:

massive diatomite, B: sandstone, C: glauconite, D: tuffaceous diatomite, E: oparline
nodule, F: felsic tuff.
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Fig. 34. Detailed geological map of the area around Kitagata in the northwestern Oki-Dogo

lsland (see Fig. 8).

られ,最下部に浅海成の砕屑岩をともなう.岩相

および岩質に基づいて,下位から,都万累層,隠

岐粗面岩流紋岩,平粗面岩および葛尾石英流紋岩

に区分される.全体としては,火山活動の進行に

ともなって浅海域から陸城-と相対的に隆起する

場にあり,初期に多量の酸性火山岩を噴出した後,

次第に火山活動が小規模になっていった.

(1)都万累層　<Tsuma Formation:角館

(1988)>

南部や北西部の海岸に画した限られた地域に分

布する砕屑岩類で,上部では酸性火砕岩をともな

う.岩相により下部の釜谷砂岩部層と上部の中里

凝灰質砂岩部層に区分される(山崎, 1984).

本累層はUchimizu (1966)の隠岐島後層群の

一部に相当する(Fig. 7).

釜谷砂岩部層　<Kamaya Sandstone Member :

山崎(1984)>

[模式地]都万村釜谷海岸.

[層厚] 80m.

[岩相]本部層は模式地の釜谷海岸のほか,南部

の津井の南や箕浦付近,北西部の重楢や北方周辺

に分布する.細粒～租粧砂岩からなり,基底部に

は,下位層起源の珪藻土・珪質ノジュール・流紋

岩の中磯(亜円～円)が散在することがある.砂

岩は中粒砂岩が優勢で,サンドパイプが認められ

たり,バイオタ-ベ-ションによってクロスラミ

ナ等の初生堆積構造が著しく乱されている.また

最下部付近の租粧砂岩層は貝化石を多産する.

[下位層との関係]釜谷砂岩部層が下位の飯山珪

藻土部層の異なる層準を覆うこと,固結した珪藻

土層に残されたサンドパイプを切って釜谷砂岩層

が重なり,しかもその基底には,珪藻土層中に脈

状あるいは層状に認められる珪質ノジュールの円

磯やその他下位層起源の円磨された磯を含む.ま

た,直接の関係を示す露頭は認められないが,釜

谷砂岩部層は釜谷海岸において伊後泥岩部層を覆っ

ていると判断される.以上のことから,釜谷砂岩

部層は下位の久見累層を不整合に覆っていると推
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諭される.これは後述する都万累層の年代とも調

和的である.

[産出化石]模式地(Fig. ll-M0-4, 5)におい

てMiyagipecten matsumoriensis, Mizuhopecten

matsumoriensis, M. paraplebeius murataensis

等の塩原型動物群の要素とChlamys cosibensis

heteroglypta, Clinocardium fastosum, Mya

japonica, Tharacia kakumana等の大桑万願寺

動物群の要素を含む月化石群集を産出する(角館,

1988).

中里凝灰質砂岩部層　<Nakazato Tuffaceous

Sandstone Member :山崎1984)>

[模式地]都万村中里.

[層厚] 160m.

[岩相]本部層は中里に分布し,よく成層した凝

灰質砂岩を主体として,泥岩やシルト岩,細磯岩

および黒曜石岩片を含むことがある酸性凝灰岩を

数層挟む.基底部には厚さ10mの比較的連続性の

良い軽石凝灰岩を挟む.

[他層との関係]下位の釜谷砂岩部層を整合に覆

うほか,上位の隠岐流紋岩租面岩とは構造的な大

きな斜交関係は認められない.

[産出化石]模式地周辺(Fig. ll-M0-6,7,8)から

Panmya simotomensis, Thracia kamayashikiensis

などの耶麻型動物群の要素とYoldia (Cunesteriu)

notabilis, Anadara (Anadara) amicula elongata,

Clinocardium ciliatumなどの大桑万願寺動物群の

要素が混在する月化石群集を産出する(角館,

1988).

( 2 )隠岐粗面岩流紋岩<Oki Trachyte-Rhyolite

: Uchimizu (1966)の　Oki Trachyte-

Rhyolite Groupと同義>

[模式地]五箇村耳崎～夜母瀬来.

[層厚]最大350m.

[岩相]本島の酋半部に広く分布する火山岩類で,

主に流紋岩および租面岩溶岩からなり火砕岩や貫

大岩をともなうほか,ミュージアライトも認めら

れる(Uchimizu, 1966,石田, 1985, Uto et al.,

1994).これらを噴出した火道が約20カ所で確認

され,本岩類を構成する各種の岩石はリング状に

配列した火道から連続的に噴出した(Uchimizu,

1966).

本島西部の那久～重柄に分布する本岩類を詳細

に調査した石田(1985)によれば,流紋岩および

租面岩はそれぞれ7枚以上のフローユニットから

構成され, 1フローユニットは溶岩と火砕岩で構

成され砕屑岩の挟在は認められない. 1フローユ

ニットの最大層厚は流紋岩で150m,粗面岩で120

mと見積もられる.一般に溶岩には流埋構造が発

達し,各フローユニットの基底部は黒曜石化する

(Uchimizu, 1966).降下火砕岩の多くはよく成層

し,火砕流堆積物は塊状・不淘汰で,溶岩流に被

覆される場合には火砕流堆積物の最上部(層厚20

m)が著しく溶結する.

[他層との関係]下位層とは,皆市一横尾山-苗

代田および那久一長尾田周辺では郡累層を,その

他の地域では久見累層を緩やかな傾斜不整合に覆

い,一部はそれらに貫入する.都万累層とは構造

的な斜交関係は認められない.

(3)平粗面岩　<Hei Trachyte : Uchimizu

(1966)のHei Trachyte Groupと同義>

[模式地]西郷町平.

[岩相]主に,環状に分布する隠岐租面岩流紋岩

の内側に分布する郡累層および久見累層中の貫大

岩(dike, sheet, lacolith)として産出するほか,

中村周辺では溶岩として産出する.アルカリ長石

の巨斑晶によって特徴づけられる租面岩で,含ま

れる輝石が,隠岐租面岩流紋岩中の租画岩ではオー

ジャイトまたはフェロオージャイトであるのに対

して本岩類ではヘデンバージヤイトであることか

ら,両者は区別される(Uchimizu, 1966).詳細

な内部構造や層厚は不明である.

(4)暮尾石英流紋岩　<Tsuzurao Quartz

Rhyolite Uchimizu (1966)のTsuzurao

quartz rhyolite Groupと同義>

[模式地]布施村葛尾山.

[層厚]断面図から見積もられるおおよその層厚

は300m.

[岩相]隠岐島後北東部に分布し(Fig. 3),流紋

岩質の塊状溶岩および火砕岩により,構成され,多

量の石英斑晶が含まれる.

[下位層との関係]時張山累層・先第三系基盤岩

類岩を緩やかな傾斜不整合で,また平粗面岩の侵

食面を不整合で覆う(Uchimizu, 1966).

d)大峯層群(Omine Group)

(1)大峯玄武岩　<Omine Basalt: Uchimizu

(1966)のOmine Basa一t Groupと同義>

[模式地]西郷町伊後南方の大峯山.
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[層厚]断面図から見積もられるおおよその層厚

は200m.

[岩相]大峯山周辺をはじめ隠岐島後の東半部の

各地に分布する(Fig. 3).アルカリ玄武岩および

租面玄武岩の溶岩および岩脈からなり,多くの場

合単成火山を形成し(Takahashi, 1978),塩基性

～超塩基性包有物をしばしば含む.また,模式地

の大峯山や布施では,玄武岩類の間に流紋岩や粗

面岩の巨疎を主体とする河川成の磯層(最大層厚

約10m)が数層準に挟在する.

[下位層との関係]葛尾石英流紋岩に貫入するほ

か平粗面岩およびより下位の層準を緩やかな傾斜

不整合で覆う.

3.第四系

a)西郷層群(Saigo Group)

西郷層群は主に隠岐島後南部に分布する陸成玄

武岩類および河川成磯層であり,下位より東郷磯

層,西郷玄武岩および岬玄武岩に区分される・

(1)東郷確層　<Togo Gravel Bed:山崎

(1991)>

[模式地]西郷町東郷.

[層厚】 7m以上.

[岩相]隠岐島後南部および東部の東郷,飯田お

よび布施に小分布し,大磯～巨磯を含む不淘汰な

磯層からなる.磯種は粗面岩,流紋岩および玄武

岩であり,大峯玄武岩,隠岐層群から由来する.

明確な堆積面は残っていない.

【他層との関係]東郷磯層は郡累層を不整合に覆

い,構成磯に大峯玄武岩起源の玄武岩を含むこと

から,大峯層群よりも上位の層準に位置づけられ

る.

(2)西郷玄武岩　<Saigo Basalt:山崎

(1991)>

[模式地]西郷町西郷の八尾川と有木川流域.

[層厚]約40m.

[岩相]隠岐島後南部の西郷湾北方に分布し,布

施,銚子および大久の南西部にもわずかに分布す

る.主にアルカリかんらん石玄武岩溶岩からなり

火砕岩をともなう.溶岩は一般に塊状・赦密であ

るが部分的には多孔質となる.多量のかんらん石

斑晶と少量の石英ゼノクリストを含む.

[下位層との関係]東郷磯層～時張山累層を傾斜

不整合に覆う.

(3)岬玄武岩　<Misaki basalt : Uchimizu

博　史

(1966)のMisaki basalt Groupと同義>

[模式地]西郷町岬.

[層厚]断面図から見積もられるおおよその層厚

は150m.

[岩相]隠岐島後南部の岬地区に分布し,溶岩

台地状の地形が残存する.台地上には火道部と

考えられる円錐丘がNW-SE方向に配列する

(Uchimizu, 1966).アルカリかんらん石玄武岩溶

岩および火砕岩からなる.

[他層との関係]隠岐層群を緩く傾斜不整合に覆

う.

b)尼寺山磯層　<Nijiyama gravel Bed :山崎

(1991)>

[模式地]西郷町尼寺山.

[層厚] 5m以上.

[岩相]隠岐島後南部の尼寺山,池田,日記およ

び原田に分布する大磯～中磯からなる段丘磯層で,

段丘面の郷可床からの比高は20-30mである.構

成磯は,流紋岩,片麻岩,花菌岩類,租南岩,玄

武岩および溶結凝灰岩の中磯～大磯である.片麻

岩および花南岩礁の含有率は20%以上に達するこ

とは,当時の集水城が現在の水系に類似していた

ことを示す.

[下位層との関係]西郷玄武岩を不整合に覆う.

4.新生界の地質年代

隠岐島後に分布する新生界の地質時代について

は,主に他地域との岩相層序対埠から推定されて

いたが,最近の10数年間に放射年代や化石年代に

関する比較的多くのデータが蓄積されてきた.こ

こでは上述した層序を基礎に,これまでに得られ

ている放射年代・化石年代にもとづいて,隠岐島

後の新生界の地質年代を総合的に検討する(Fig.

5).

a)時張山累暦

本累層の年代は下部火山岩砕屑岩部層中の流紋

岩質溶結凝灰岩のフイツシヨン・トラック年代

(26.0±4.2Ma)にもとづいて後期漸新世とされ

た(鹿野・中野, 1985).また,下部火山岩砕屑

岩部層から漸移し,火山-深成複合岩体をなすと

される新期花尚岩のカリ長石のK-Ar年代は19.7

±0.6Maと報告された(田結庄ほか, 1991).す

なわち放射年代値は後期漸新世～前期中新世初期

を示す.この年代は阿仁合型植物群が指示する年

代(前期中新世後期より古い:鈴木, 1989)とも
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調和的である(山崎, 1992).以上のデータおよ

び上位に不整合に重なる郡累層の年代(後述)に

もとづくと,時張山累層の地質年代はおよそ26-

23Ma (後期漸新世～中新世初期)と推定される

が,より若い時代におよぶ可能性がある.

b)郡　累層

本累層の放射年代としては,小路凝灰岩部層の

フイツション・トラック年代として21.2±1.0Ma

(山崎・雁沢, 1989),那久火山岩部層のK-Ar牛

代として18-19Ma (Uto, 1989)が,またフイツ

ション・トラック年代として13.7±0.7Ma(山崎・

雁沢, 1989)が得られている.放射年代債の中で

一つだけ若い値を示す那久火山岩部層のフイツショ

ン・トラック年代の解釈については今のところ不

明であるが,台島型植物群(梅原, 1983MS)が

示す前期中新世後期以降の時代(鈴木, 1989)お

よび上位に整合に重なる久見累層の年代(後述)

を加えて,郡累層の地質年代は20-17Ma　前期

中新世の後期)と考えられる(山崎, 1992).

C)久見累層

本累層の平凝灰岩シルト岩互層部層の上部から,

14.6±0.7Maのフイツション・トラック年代が報

告されている(山崎・雁沢, 1989).生層序学的

には,平凝灰岩シルト岩互層部層から産出した

珪藻化石群集はCrucidenticula kanayae zone

(16.6--16.4Ma)およびDenticulopsis lauta zone

(15.9--14.9Ma)を(山崎ほか, 1990, 1991),久

見砂岩部層から産出した有孔虫化石はN.7-N.9

を(大久保・高安, 1980;多井・加藤, 1980),

飯山珪藻土部層の珪藻化石群集はD. lauta zone

D. dimorpha zone (15.9-10.4Ma)を(横田,

1984;谷村・斎藤, 1986;下末, 1989MS),それ

ぞれ指示する.以上にもとづくと,久見累層の年

代は17-10Ma (前期中新世末～中期中新世後期)

と推論される(山崎, 1992).

d)都万累層

都万累層に関する年代資料はこれまで報告され

ていない.しかし角館(1988)は,本累層から産

出する月化石群集は塩原耶麻塑動物群と大桑万願

寺動物群の要素が混在する群集であり,塩原一耶

麻型から大桑万願寺型への移行期の群集と判断し

て,本累層を上部中新銃に位置づけている.本論

でも角館(1988)に従う.

e )隠岐粗面岩流紋岩

隠岐租面岩流紋岩の噴出年代は,これまでに

Rb-Sr全岩アイソクロン年代6.8±0.2Maのほ

か, 3.9±0.4Maのフイツション・トラック年代

(Suzuki, 1970), 6.3Maおよび5.4MaのK-Ar牛

代(Kaneoka & Ozima, 1970 ;藤巻ほか, 1989)

が報告されている. Uto et al. (1994)は5.5-5.4

Maの範囲の4つのK-Ar年代億を報告し,さら

に, 6.8±0.2MaのRb-Sr全署アイソクロン年代

億(岩田ほか, 1988)は,ミュージアライト/租

面岩と流紋岩のマグマミキシングよって実際の噴

出年代より古い億が算出されたものとして,隠岐

租面岩流紋岩の噴出年代を5.5--5.4Maとした.

本論ではUto et al. (1994)にしたがって,隠岐

租面岩流紋岩の年代を5.5-5.4Maと考える.

千)大峯玄武岩

大峯玄武岩は隠岐島後東半部に分散して分布す

るが,それらから得られたK-Ar年代は, 4.6　±

0.21Ma -4.38±0.23Ma, 3.6Maと3.3±0.12Ma,

2.81±0.28Ma -2.35±0.13Maを示す(Kaneoka

et al., 1977,藤巻ほか, 1989, Uto et al., 1994).

これらの年代億をもとに　4.4-2.4Maの200万年

間にわたって断続的に噴出したと推定されている

(Uto et al., 1994).この推定は,大峯玄武岩中

に砂磯層が挟在することから火山活動の休止期が

あったと推論されることとも整合的である.今後

さらに詳細な層序区分や年代測定によって,その

活動時期が細分される可能性がある.

g)西郷玄武岩

西郷玄武岩のK-Ar年代として　0.85Ma

(Hirooka and Kawai, 1967), 1.3±0.2Ma (鹿

野・中野, 1985), 1.29±0.05Ma, 0.79±0.13Ma,

0.63±0.09Ma (Uto et al., 1994)が報告されて

おり, IMa前後に位置づけられる.

h)岬玄武岩

岬玄武岩からは, 0.55±0.09MaのK-Ar年代が

報告されており(Uto et al., 1994),噴出年代は

西郷玄武岩よりやや新しいものと推定される.

i )尼寺山磯層

尼寺山磯層が形成する段丘面の高度は,堆積時

の相対的海水準が現在よりも30-40m高位にあっ

たことを示しており,最終間氷期あるいはそれ以

前の高海水準期に形成されたと考えられる(林,

1990).したがって,その堆積年代は,後期～中

期更新世と推論される.
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j )隠岐島後新生界の地質年代

以上のように,海成層は主に微化石層序に,ま

た火山岩類は新鮮な岩石試料が得られるアルカリ

火山岩類を中心に放射年代に基づいて年代データ

が報告されてきており,ほぼ全層準にわたってそ

れらの地質年代が推論可能となってきた.これま

でのデータを総合すると,隠岐島後新生界の地質

年代は以下のようにまとめられる.

26-23Maには時張山累層が形成され,約300万

年の層序間隙のあと20-10Maには島後層群が堆

積した.さらに約400万年の堆積間隙の後6-5.5

Maには都万累層が,引き続いて5.5-5.4Maには

層序学的にもまたアルカリ質の酸性～中性岩とし

て岩石学的にも一連の火山活動の噴出物と考えら

れる隠岐租面岩流紋岩・平租面岩・葛尾石英流紋

岩が形成された.その後100万年間の火山活動休

止期があり, 4.4-2.4Maには断続的に大峯玄武

岩が噴出した.さらに約100万年の堆積間隙の後,

第四紀になると東郷磯層が堆積し,さらに,年代

的には連続するアルカリ玄武岩の噴出物とみなす

ことができる(Uto et al., 1994),西郷玄武岩と

岬玄武岩が1.3-0.6Maに噴出した.その後,堆

積間隙の期間は不明であるが,中期～後期更新世

に尼寺山磯層が堆積した.

C.地質構造

隠岐島後の地質構造は,多数の構造要素がきわ

めて複雑に組み合わさった複合構造(structural

association)であり,個々の構造要素を順次記述

したのではその全体的特徴を把握することは困難

である(Figs. 6, 35).それは後述するように少

なくとも数回の時相にわたる重複変形を蒙ってき

たことに起因するものとみられる.そこで,以下

では記述の順序が相前後する面があるが,それら

の幾何学的特徴とともに形成時相をも考慮にいれ

て,多様な構造要素をいくつかの基本構造に区分

して記述することにする.

隠岐島後の複雑な地質構造は,ドーム状の構造

と北東-南西方向の地塊構造に大別することがで

きる.前者は,島後の概形にほぼ調和的であり,

島後の東寄りに露出する先第三系基盤岩類の地質

構造,それを取り巻くように分布する新生界の分

布に代表される.いっぽう後者は,隠岐島後から

北東に100km以上にわたって延びる隠岐リツジに

博　史

平行するものであり,島内の断層系の卓越方向お

よび主要な摺曲群・摸曲帯の伸長方向に平行に発

達する断層地塊構造として認識される.

1.ドーム状構造

ドーム状の構造は,先第三系基盤岩類の内部構

造,時張山累層の堆積盆地を規制したコールドロ

ンおよび隠岐層群の彪大な酸性～中性アルカリ火

山岩類の噴出に関連したドーム構造として, 3つ

のステージで形成されている.

a)結晶質基盤ドーム

隠岐変成岩類および古期花南岩類は本島北東部

に露出しており,フォリエーションに示される内

部構造は,それらの分布域の中心部を頂点とする

ドーム構造を呈する(太田, 1963, Hoshino,

1979,田結庄ほか, 1991).構造の詳細には不明

な点も残されているが,新生界はドーム構造を傾

斜不整合に覆うことから,その形成時期は後期漸

新世以前(おそらく中期ジュラ紀以前)であると

考えられる.このような隠岐変成岩類および古期

花嵐岩類の内部構造を,以下では結晶質基盤ドー

ムと呼ぶことにする.

b)時張山コールドロン

後期漸新世の時張山累層は,主にカルクアルカ

リ質酸性～中性火山岩類からなり,全層厚が850m

以上に達する厚い堆積物である.その分布域は大

きくみると二分され,先第三系基盤岩類岩の内部

とそれを取り巻く周辺部に区分される.

先第三系基盤岩類の内部に分布する時張山累層

と基盤岩類との縁辺部にはところどころに淘汰不

良の角磯岩がみられる.角磯(最大裸径50cm)は

基盤の片麻岩類・花尚岩類と少量の流紋岩であり,

基質は同質細粒砕屑物からなる.これらの産状お

よび岩相的特徴は,角磯岩がアバット不整合にと

もなう崖錐性縁辺磯岩と極似している.このほか

内部に分布する火砕岩はしばしば基盤起源の角磯

を含んでいる(Fig. 9).それらは周辺部の火砕岩

には認めれないことから,内部の火砕岩が堆積し

た場は基盤の角磯が混入しやすい条件を備えてい

たものと推定される.また先第三系基盤岩類との

境界部には,時張山累層と火山一探成複合岩体を

なす新期花両署(田結庄ほか, 1991)が分布する.

山内ほか(1995b)は,重力異常図をもとに隠

岐群島の地質構造の概要について言及した(Figs.

36, 37).重力異常値分布の波長を解析し中波長成
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Fig. 35. Structural map of theOki-Dogo Island. A: Structura一 e一ements associating with doming,

B: Structural elements associating with rifting and tilting.
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分だけを取り出したFig. 37は概ね地下2,000-

3,000mの構造を反映するものと考えられる.この

図に示された高異常地域は先第三系基盤岩分布域

に,それらに取り囲まれた低異常地域は先第三系

基盤岩類の内部の時張山累層の分布域に一致する.

このことから,一辺が約5kmの四角形に近い輪

郭をもつこの低異常地域は時張山累層の陥没盆地

を示すと考えれられている.

以上のことは,先第三系基盤岩類の内部に分布

する時張山累層はほぼ現在の分布域(径4 - 6km

の多角形)と同程度の多角形コールドロンを形成

していた可能性を示すものである.したがって,

時張山累層と先第三系基盤岩が高角断層で接して

いる部分は初生的にはアバット面であった可能性

が大きい.アバット部分の厚さは断面図(Fig. 6-

2)から見積もられる時張山累層の層厚にもとづ

くと, 500m以上に達すると判断される.このよう

な火山構造性陥没盆地を時張山コールドロンと呼

ぶことにする.またコールドロンの南東部では,

溢流した火山岩類が先第三系基盤岩類岩の周辺部

に分布する本累層に連続しており,コールドロン

の南東壁は覆い隠されている.

先第三系基盤岩類岩を取り囲んで分布する時張

山累層は,コールドロン内部から溢流した堆積物

であると考えられ,溶結凝灰岩や軽石流堆積物な

ど火砕流堆積物と判断される火山岩類がしばしば

認められる.本累層分布域の北半部の下部層準に

は砂岩頁岩細互層が発達し,含磯泥岩やほぼ南-

北のすべり方向を示すスランプ構造が認められる.

この事実は,コールドロンの北側に停滞水域が少

なくとも一定期間にわたって存在し,その水底古

斜面は北方-傾斜していたことを示す.

時張山コールドロンと周縁の堆積盆地を形成し

たドーム構造は,時張山累層堆積期に固有な構造

であり,後述するように島後層群堆積時を特徴づ

けるNE-SW方向の地溝・地塊群によって大きく

構造改変を被っていることから,その主要な形成

時期は時張山累層堆積時(～その直前の隆起時)

であると推論される.

C)葛尾山ドーム

先第三系基盤岩類を取り巻いて分布する第三系

は,時張山累層のみならず,中新世末の隠岐層群

まで含めて上位層準ほど外側に分布する傾向にあ

り,全体としてみると緩やかではあるが隠岐島後

全体におよぶ大規模なドーム状構造を示す(Fig.

35-A).ドーム構造の頂部は隠岐島後の北東部に

あり,結晶質基盤ドームや時張山コールドロンの

中心の位置とほぼ一致する.このドーム構造を,

その中心部に位置する葛尾山にちなんで,葛尾山

ドームと命名する.

隠岐島後南西半部には,弧状の軸跡をもつきわ

めて緩やかな向斜構造が発達し,隠岐層群以下の

中新銃の大局的な分布と地質構造を規制している

(Figs. 4, 35-A).この向斜構造は葛尾山ドーム

と構造的にきわめて調和的であり,両者は成因的

関係をもつことを指示することから,隠岐層群の

アルカリ火山岩からなる隠岐島後西部の最高峰一

横尾山にちなんで,横尾山周縁向斜と名づける.

葛尾山ドームならびに横尾山周縁向斜の形成時

期は必ずしも明瞭ではないが,次の理由から,隠

岐層群の堆積期(～その直前の不整合形成期)で

あると考えられる. 1)隠岐層群は主に火山岩類

からなり,その内部構造の解析は現状ではきわめ

て不十分である.しかし,少なくとも詳細に調査

された隠岐層群の分布にもとづくと,後述する島

後層群堆積時を特徴づける地溝・地塊群を規制し

たNE-SW方向の断層群のほどんどを覆っている

ものと判断される(Fig. 3).ただし,いくつかの

NE-SW方向の断層によって,隠岐層群が変位し

ている例も確認される. 2)葛尾山ドームの中心

部では,その周縁部(横尾山周縁向斜の周辺)に

比べて,隠岐層群と下位層との間の層序間隙およ

び構造的非調和性が相対的に大きい.いっぽう縁

辺部では隠岐層群の基底に海成層(都万累層)が

ドーム構造を取り巻くように分布し(Figs. 3,4),

陸上噴出したと考えられる隠岐租面岩流紋岩もと

ころどころで溶岩の下部が黒耀石化するなどの水

中堆積相を示す. 3)鮮新世の大峯層群よりも新

期の堆積物は,下位層のさまざまな層準を傾斜不

整合におおって,葛尾山ドームとは非調和に分布

する. 4)以上の事象は,葛尾山ドームならびに

横尾山周縁向斜が,島後層群の堆積後,隠岐層群

の(堆積直前～)堆積時,かつ大峯層群堆積以前

に形成されたことを指示する.

このように隠岐層群を構成する彪大な酸性～中

性アルカリ質火山岩類をもたらした大規模な火山

活動と,大規模な葛尾山ドームならびに横尾山周

縁向斜の形成がほぼ同時に進行したとすると,両
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者は成因的に密接な関係にあったことが示唆され

る.この間蓮についてはのちほど改めて検討され

る.

2. NE-SW方向の地塊構造

隠岐島後に古事,上述したドーム状構造とともに

NE-SW方向の断裂系が顕著に発達し, NW-SE方

向の断裂系もみられる.主要な断裂系によって構

成されるNE-SW方向の地塊構造は,主に島後層

群の堆積盆地の発達史を規制した地溝構造と,隠

岐層群堆積後に隠岐島後北東部を中心に大きな変

位をあたえた傾動地塊構造という,変形ステージ

を異にする2組の複合構造に区分される.

a )島後地溝断裂系

隠岐島後の地質系統,とくに前期～中期中新世

の島後層群には, NE-SW方向の断裂系が顕著に

発達する(Fig. 35-B).これらの断裂系は島後

層群の層相・層厚変化を大きく規制し(Fig. 15),

複雑な地溝構造を形成した.後期漸新世の時張山

コールドロンおよびその周縁堆積盆地の構造には

この断裂系による明瞭な規制は認められない・し

たがって,この地溝構造は主に島後層群堆積時

(～その直前)に活動した構造要素であると推論

される.そこで,隠岐島後において前期～中期中

新世に活動的であったNE-SW方向の地溝構造を

もたらした断裂を,島後地溝断裂系と呼ぶことに

する.前述したようにこの断裂系は,島後層群堆

積後,中新世末期の隠岐層群堆積以前に,島後地

溝堆積物に後生変形をもたらしている.

ちなみに島後層群堆積期間の比較的初期には,

後述するように島後地溝断裂系に沿って彪大なア

ルカリ玄武岩(シヨシヨナイト)が流出した.こ

の事実は,少なくともこの断裂系の一部がマグマ

の発生深度に達する深部断裂であることを示唆し

ている.

b )布施傾動地塊構造

隠岐島後北東部の先第三系基盤岩類の南東緑に

は,北西側(基盤側)が相対的に上昇するセンス

の摸曲構造(一部断層)が発達し,その鉛直落差

はおよそl-2kmと見積もられる(Fig. 6).棉

対的に落下した南東側では時張山累層～島後層群

中に幅0.5- 1kmにわたる擁曲帯が形成されてお

り,傾斜角は45--90-で基盤に近づくほど急傾斜

になり,一部は逆転する.このようなNE-SW方

向の擁曲一断層構造に大久摸曲帯と名づける
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(Fig. 35-B).いっぼうこの損曲帯の北西側の先

新第三系基盤ならびに第三系は広い範囲にわたっ

て北西に緩傾斜した同斜構造を示す.このように

隠岐島後の北東半部は全体として,南東緑を大久

擁曲帯に境された北西傾斜の傾動地塊を構成して

おり,以下ではこの大規模な構造を布施傾動地塊

構造と呼ぶことにする.

布施傾動地塊構造は,隠岐島後を北東および南

西に二分する八尾川付近で途切れ,島後層群～隠

岐層群が広く分布する隠岐島後の南西半部には延

長しない.布施傾動地塊の南西縁はNW-SE方向

の代断層～有木雁行断層系によって限られており

(Fig. 35-B),これらの断裂系は全体として蝶番

断層としての変位センスを示し,北東側の布施傾

動地塊の変形を解消している. Fig. 37において

もこの部分は基盤構造の急変部に相当しており,

代断層～有木雁行断層系は基盤の深部構造を反映

しているものと判断される.隠岐島後にみられる

その他のNW-SE方向の断裂系の詳細は不明であ

るが,基本的には同様の正確をもっているものと

類推される.

布施傾動地塊の北西部,久見川上流域の久見累

層にはENE-WSW方向の軸をもつ1対の背斜と

向斜が認められる(Fig. 35-B).どの層準の地層

までこの摺曲構造に参加しているかどうかは明ら

かではないが,ここでの久見累層は内座層として

隠岐層群の分布域の中に露出しているものであり,

上位の隠岐層群もこの摺曲構造に参加している可

能性が高い.これと同様の対の稽曲構造は中村に

も認められ,それぞれ久見川並走摺曲,中村並走

摺曲と呼ぶことにする.

布施傾動地塊構造の形成開始時期は,次の理由

から,中新世末期における葛尾山ドームの形成(-

隠岐層群をもたらした大規模火山活動)級,大峯

層群堆積前であると推論される. 1)代断層が隠

岐層群を変位させている(Fig. 34). 2)布施傾動

地塊上では,隠岐層群と大峯層群との間の層序間

隙および構造的非調和性は,北西から南東-向かっ

て大きくなり,大峯層群が隠岐層群を欠いて時張

山累層や先第三系基盤岩類岩を直接覆う. 3)こ

れらの事実は,大規模な葛尾山ドームを形成にと

もなって彪大な隠岐層群の火山岩類が噴出した後,

傾動地塊運動が起こり,地塊境界断層が変位する

とともに,地塊の隆起軸に近い南東部がより大き
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く削剥されたことを示す.ちなみに布施傾動地塊

の傾動運動は,それ以降もひきつづき進行してい

る可能性も否定できない.

3.隠岐島後の地質構造の特徴

以上のように,隠岐島後の地質構造は,いくつ

かの時相における多様な重複変形を蒙ったきわめ

て複雑な変形作用の産物である.各時相における

変形構造も,多数の構造要素がきわめて複雑に組

み合わさった複合構造であるため,合理的と思わ

れる範囲内の解釈を加えながら各時相ごとの複合

構造を記述してきた.

隠岐島後の新生代の地質構造は,それぞれの時

相ごとに変形様式が異なるものの,基本的にはドー

ム構造とNE-SW方向の地塊構造がくりかえし形

成されることを特徴としている.隠岐島後の変形

履歴はこのような2つの造構特性を備えているこ

とが注目されるが,それらの意義については,堆

積一造構史を復元する際に改めて考察を行なう.

D.隠岐島後における古水深変化

隠岐島後は新生代後半を通じて,相対的海水準

変動にともなう複雑な堆積環境変化を経験し,現

在では比較的大きな島峡として海面上に露出して

いる.相対的海水準変動は,新生界の層序・堆積

相・化石相などに記録をとどめているが,ここで

は主に化石相を手がかりに古水深の変化を復元す

る.

1.海成層の出現

時張山累層とそれを不整合に覆う郡累層はいず

れも火山岩類と少量の砕屑岩からなり,海生化石

などの海水の進入を示す証拠が認められないこと

から,すべて陸上あるいは陸水中での堆積物と考

えられる(山崎, 1991, 1992,山内ほか, 1995a).

ところが,久見累層下部を構成する平凝灰岩シル

ト岩互層部層は,上述したとおり淡水生月化石と

ともに,海生珪藻化石(山崎ほか, 1990, 1991)

や海水の侵入を示唆するカオリン一方沸石コンク

リ-ション(鈴木ほか, 1991)を産出する.最下

位の海生珪藻群集は珪藻化石帯Curcidenticula

kanayae zone (Akiba, 1986)を示すことから,

隠岐島後における新生代で最初の海進が16.6Ma

頃(Akiba, 1986)にはじまったと推定される

(山崎ほか, 1991).

2.底生有孔虫および貝化石が示す古水深変化

長谷川ほか(1989)および小笠原・増田(1989)

は,新生代の底生有孔虫および貝類化石にもとづ

いて古水深を推定する方法を提案した.これらの

方法にしたがうと,久見累層と都万累層の古水深

は次のとおり復元される(山崎・瀬戸, 1990).

a)底生有孔虫

隠岐島後の有孔虫化石については,多井(1956)

による2つの産地に関する研究と,大久保・高安

(1980)によるMiogypsinaの発見が知られてい

る.瀬戸・山崎(1990)は,新たに久見累層およ

び都万累層の15露頭から31試料を採取し(Figs.

ll, 38),久見,久見トンネル北方,歌木,中村,

釜谷,中里の6地点の試料から底生有孔虫を検出

した.久見累層伊後泥岩層からは有孔虫を検出で

きなかったため,同層から多井(1956)が報告し

た群集(ここでは　Uvigerina群集と呼ぶ)を加

えて,合わせて6つの群集(Cibicides-Miogypsina-

Grabratella群集, Martino ttiela-Spirosigmoilinella

群集, Spiroplectammina群集, Martinottiella-

Haplophragmoides?群集, Uvigerina群集およ

びCivicides-Islandiella群集)を識別した(Fig.

39).それぞれの群集構成を層準ごとに整理し,

古水深を考察すると,次のようになる.

久見砂岩層

久見川上流に分布する久見砂岩層の砂岩泥岩

互層からは, Cibicides-Miogypsina-Grabratella

群集が検出された(Fig. 39-KUMI ).本群集は,

Cwicides pseudoungerianus, Miogypsina kotoi,

Glabratella sp.を主体とし, Buccella makiyamae,

B. tanaii, Gavelinopsis sp.をともなう.本群集

は,岐阜県の瑞浪層群宿洞砂岩相中に認められた

内部内湾の群集(瀬戸, 1992)と類似しているが,

浮遊性有孔虫比がいくぶん大きい(3-6%)とい

う相違がある.また,本群集の20%以上を占める

Miogypsina kotoiの上限深度帯は上浅海帯と考

えられ(長谷川ほか, 1989), 10%以上を占める

Grabratellaは磯底を好む.これらの特徴にもと

づくと本群集は,外洋水の影響を受けやすい開い

た湾(水深50m以浅)の群集と推定される.

歌木泥岩層

歌木泥岩層では次の3つの群集が識別された.

MartinottielaSpirosigmoilinella群集(Fig. 41 -

NORTH OF KUMI TUNNEL) :この群集は,

久見トンネル北方に分布する歌木泥岩層の珪質泥
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岩層から検出される.優占種はMartinotiella

communisとSpirosigmoilinella compressaで

あり, Haplophragmoides? spp.や,低頻度であ

るがCyclamminaが随伴する. Spiroplectammina

sp.は検出されなかった.

Spiroplectammina群集(Fig. 41 -UTAGI) :

この群集は,歌木に分布する歌木泥岩層の黒色泥

岩層(フランポイダル組織を示す黄鉄鉱を含む)

から検出される.本群集は腸着質有孔虫のみか

ら構成され　Spiroplectammina sp.が優占し,

Haplophragmoid.es? spp.およびMarti乃otiella

communisや,低頻度であるがCyclamminaが随

伴する.

Martinottiella-Haplophragmoides?群集(Fig.

39-NAKAMURA) :この群集は,中村に分布す

る歌木泥岩層の黒色泥岩層から検出される.本

群集は, Spiroplectammina群集の主要タクサ

と同じタクサから構成されるが, Marti花otiella

communisが優占的に産出するのが特徴である.

上記の3群集を構成する主要タクサである〟.

communis, Haplophragmoides? spp.および

Spirosigmoilinella compressaは,いずれも長谷

川ほか1989　によって古水深指標種とされてい

る.それらにもとづく　と　　Martinottiela-

Spirosigmoilinella群集は上部漸深海帯(水深200

-500m ) , Spiroplectammina群集とMartinottiella-

Haplophragmoides?群集は中部漸深海帯下部(水

深1500-2500m　を指示する.

伊後泥岩層

多井(1956)によって, Uvigerina群集が伊後

中の浦に分布する伊後泥岩層から検出された

(Fig. 39-IGO).本群集はUvigerina subperegrina.

U. nitidula, U. segundoensisなど,主にUvigerina

属からなる群集であり,上部漸深海帯(水深200

-500m)を指示すと判断される.

都万累層

釜谷および中里に分布する都万累層釜谷砂岩層

の租～中粒砂岩層および中里凝灰質砂岩層の中粒

砂岩層からは,ともにCivicides-Islandiella群集

が検出された(Fig. 39 - KAMAYA, NAKAZATO).

Cibicides pseudoungenanus , Islandiella cf.

translucensおよびゐIandiella sp.が優占し,

Trifanna sp., Rosahna sp., Elphidium spp.

などが随伴する.両産地における有孔虫組成は,

叫J山C・ォl佃-Atbec

NORTH OF

KUMI TUNNEL

NAKAMURA

UTAG I

KM?M鐙岨md幽m@幽m蜘　　　　　　　　　　　　　　Globocassuiulin,〃や

Fig. 39. Foraminiferal compositions in the

Kumi Sandstone Member, Utagi Mudstone
Member′ Igo Mudstone Member. and Tsuma

Formation. The composition in the third
member referred from Tai (1956).

Trifarina sp.の含有率のわずかな違いを除くと,

ほぼ同一である.これらの群集は,内部浅海帯

を代表するCibicides lobatulus - C. refulgens -

Elphidium jenseni - Rosalina spp.群集(長谷

川ほか, 1989)に類似し,内部浅海帯を指示する.

b)貝化石

これまでに久見累層および都万累層分布域の8

地点(Fig. ll-M0-1-8)から貝化石の産出

が報告されている(大久保, 1981 ;Okubo　&

Takayasu, 1979 ;上田・杉山, 1984 ;角館, 1988).

これらの産出化石リストから小笠原・増田(1989)

による古水深推定に有効なタクサを選び出すと,

M0-1 (久見砂岩部層)から2種, M0-2 (歌木泥

岩部層)から1種, M0-3 (伊後泥岩部層)から

1種, M0-4 (伊後泥岩部層)から6種, M0-5

(釜谷砂岩部層)から9種, M0-6 (中里凝灰質砂

岩部層)から4種, M0-7 (中里凝灰質砂岩部層)

から6種およびM0-8 (中里凝灰質砂岩部層)か

ら6種が識別される(Fig. 40).それらにもとづ

いて推定される各層準の古水深は以下のように整

理される.

久見累層

久見砂岩層: 200m以浅
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Fig. 40. Bathymetric distribution of index molluscan species occurring in the Kumi Sandstone
Member, Utagi Mudstone Member′ Igo Mudstone Member, and Tsuma Formation. The

shallow bathymetric zone of index species is after Hasegawa and Akimoto (1989).

歌木泥岩層: 200m以探

伊後泥岩層地点M0-3 : 300m以浅

伊後泥岩層地点M0-4 : 100-200m

都万累層

釜谷砂岩層: 300m以浅

中里凝灰質砂岩層: 300m以浅

3.海緑石が示す古水深

海縁石は鍵層として層序学的に有効であるばか

りでなく,堆積環境の指示者としても重要である・

Bornhold & Giresse (1985)はカナダの太平洋側

大陸縁での観察にもとづいて,海縁石の出現深度

を次のように記載した.海縁石を含む堆積物は

100-700mの深度範囲で観察され,水深132-165

mにもっとも濃集する.福沢(1988)はこのデー

タも考慮して,北海道の上部中新統椎内層の海緑

石は大陸棚上で形成されたと推論している・

隠岐島後では海縁石が久見累層の飯山珪藻土層

および歌木泥岩層から産出する.海緑石の産状か

ら判断すると,矢野・島田(1984)の指摘のよう

に,飯山珪藻土層や久見川上流の歌木泥岩層中の

海縁石は自生であり,歌木で認めれる歌木泥岩層

中の海縁石は再堆積した異地性の鉱物粒子である

可能性が大きい.

海緑石の産状から推定される歌木泥岩層や飯

山珪藻土層の堆積水深は,上述したBornhold &

Giresse (1985)および福沢(1988)にしたがうと,

以下のように推定される.自生海縁石を産する久

見川上流部では200m以浅と考えられる.また歌

木での堆積水深は,有孔虫群集に基づいて中部漸

深海帯下部(水深1500-2500m)と推定され,含

まれる海縁石が陸棚城で生成した後に,深度方向

へ運搬されて再堆積したことを支持する.このこ

とは同時に,当時の海底地形が大きな勾配をもっ

ていたことを示唆する.

4.古水深曲線と沈降曲線

一般に,堆積層の層厚・堆積年代および古水深

が求められると,古水深曲線および沈降曲線を措

くことができる(van Hinte, 1978).隠岐島後に

おいては,新生界を基盤まで掘り抜いたボーリン

グコア試料はなく,陸上においてもすべての層準

を連続的に観察できるルートはない.またすでに

述べたように,本島の新生界下部は陸成層であり,

しかも堆積時の構造運動により場所による層厚変

化が著しい.このように古水深曲線および沈降曲
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線を措くための基礎データ収集には限界がある.

そのため本論では,累層を基本単位として層厚は

その最大層厚を用い,陸成層については古水深O

mと仮定して,それぞれの曲線を措き,そのパター

ンについて議論する(Fig. 41).この図において

は堆積物の庄密効果やアイソスタティックな沈降

は未補正であるが,沈降曲線とユースタシー曲線

との差をテクトニックな沈降とみなし,線形に近

い区間の平均沈降速度および平均隆起速度を求め

ると,以下のようになる.すなわち, 21-17Ma

間では約200m/m.y., 17-15Ma間は約100m/

m.y., 15-14Ma間は800m/m.y.以上, 14-13

Maの間は約100m/m.y.と見積もられ, 13-10.5

Ma間では-200m/m.y.すなわち隆起に転じてい

る.またそれぞれの期間での陸棚上の堆積速度は

およそ200m/m.y., 100m/m.y., 50m/m.y-, 100

m/m.y.および50m/m.y.と見積もられる.

Haqet al. (1987)によると,新生代における

汎世界的海水準変動量は最大でも200mであり

(Fig. 42),島後地溝における15-14Maおよび14

-10.5Maの期間の大規模な沈降および隆起は,

テクトニックな昇降運動が主要な要因であること

を示す.テクトニクスによるこのような"大振幅

の古水深変化"とは別に, "小振幅の古水深変化"

は,後述するようにユースタシーと時間的に同調

しており,隠岐島後における古水深変化はテクト

ニクスとユースタシーに規制されていたことを示

す.

E.隠岐島後における堆積一道構史

1.ステージ区分

隠岐島後における新生代の堆積-造構史は,層序

間隙,古環境の変遷,火成活動および造構運動な

どにもとづいて,次の4つのステージおよびいく

つかのサブステージに区分される(Fig. 42).

ステージ1 :陸弧(26-23Ma)

ステージ2 :リフティング(20-10Ma)

2A-1 :リフティング開始(20-16.8Ma)

2A-2　海進(16.8-15Ma

2 B　:深海化(15-10Ma

ステージ3 :隆起・陸化(10-6Ma)

ステージ4 :島弧(6Ma　現在)

4A :ド-ミング(6-5.5Ma)

4B :傾動(5.5Ma一現在)
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2.堆積一道構史

a)ステ-ジ1 :陸弧(26-23Ma:Fig. 43)

このステージに堆積した時張山累層は主に陸成

の酸性火山岩類からなる.先第三系基盤岩類のな

かに形成された時張山コールドロンを埋積し,コー

ルドロン縁辺に露出する浅所型の新期花尚岩とと

もに火山一深成複合岩体を形成する(田結庄ほか,

1991).また,火山岩類はコールドロンの外部に

も大量に溢流しており,湖成堆積物をともなう.

時張山コールドロンの内部は時張山累層下部火

山岩砕屑岩部層が埋積した.それらがよく観察で

きる時張山東方では,主に流紋岩溶岩および火砕

岩からなり,安山岩溶岩および火砕岩,磯岩層お

よび頁岩層を挟在する(Fig. 9).火砕岩の一部に

は洛結構造が認められることから,噴火は陸域で

生じたと推論される.また成層が顕著な火砕岩層

や砕屑性堆積物が挟在することから,このコール

ドロンを形成した火山活動は断続的で,砕屑性堆

積物が集積するほどの休止期間があったと推定さ
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時張山コールドロンの外部には,時張山累層下

部火山岩砕屑岩部層と上部火山岩部層が堆積した.

コールドロンの北縁や南東縁では下部火山岩砕屑

岩部層がコールドロン壁を覆って分布しており

(Figs. 3),コールドロン内部に噴出した火山岩類

が外部へ溢流したことを示す.コールドロンの北

方～北西方の下部火山岩砕屑岩部層には火砕岩の

間に細粒砕屑性堆積物が挟在される.それらは,

1)比較的連続性がよく,岩相が安定しているこ

と, 2)淡水生水生植物を産出すること(梅原,

1983MS), 3)挟在する砂岩頁岩互層は湖成ター

ビダイト相であると判定されること(山内ほか,

1995a)などから,湖沼成であると考えられる・

このような時張山コールドロンq)北～北西側にひ

ろがっていた淡水性滞水域を中村湖と呼ぶことに

する.湖盆のひろがり,詳細な形状ならびに湛水

原因は不明であるが,地層の連続性がよく比較的

安定した滞水城であったと推定されることや,時

張山コールドロンを中心とするドーム状構造を考

慮して,こ′のステージの復元図(Fig. 43)では,

その外緑により大規模なコールドロン状の構造を

仮定した.時張山コールドロン北方の元屋での砕

屑岩中のスランプ層のすべり方向(山崎, 1992)

やコールドロン北東方の布施でのタービダイト堆

積物中のデューンが示す古流向(山内ほか,

1995a)はいずれもS-Nであり,中村湖北東部

の湖底面は北-傾斜していたと推論される.

基盤隆起帯の南西側斜面(時張山の南東方)で

は,時張山累層の基底部に基盤起源の中磯および

基質からなる角磯岩がみられる(Fig. 9).角磯岩

は淘汰不良・基質支持で,不整合面の古地形的凹

部に限られて分布することから,基盤岩類表面の

谷地形を埋積した土石流堆積物の可能性が高い.

これは基盤隆起帯における斜面崩壊の産物である

と考えられ,火山噴火の初期に,あるいはそれに

先行して時張山コールドロンを取り巻くドーム状

構造が形成されていたことを示唆するものとなる・
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Fig. 43. Late Oligocene tectono-sedimentary reconstruction in the Oki-Dogo Island (Stage 1: 26-23 Ma).

時張山コールドロンの外部に分布する上部火山

岩部層は,主に火山岩からなり同質の火山起源の

砕屑物をともない,砕屑岩をともなわない.した

がってこれらを噴出した火山は堆積場所に比較的

近いところで活動したものと考えられ,時張山コー

ルドロンの外部が主要な活動域であっと考えるの

妥当である.

Uchimizu (1966)は,時張山累層の火山岩類は

カルクアリカリ岩であることを明らにした.初生

鉱物のおおくは緑泥石・方解石・粘土鉱物からな

る仮像に変質しており,より詳細な岩石化学的性

質は不明である.時張山累層の火山活動をもたら

した造構場の性格についてはのちほど陸弧地帯で

あると推論されるので,記述の順序は前後するが,

このステージを陸弧ステージと呼ぶことにする.

b)ステ-ジ2 :リフティング(20-10Ma)

陸弧ステージ(26-23Ma　につづく, 23-20

Maの期間は時張山累層と島後層群との間の層序

間隙に相当するため(Fig. 5),堆積一遺構史復元

の手がかりを欠いている.ただ,前後のステージ

1およびステージ2はともに陸城環境にあったこ

とから類推すると,隠岐島後はこの期間には陸上

の削剥域であったものと考えられる.

その後隠岐島後は,約1000万年におよぶ長期間

(20-10Ma)にわたってNE-SW方向の断裂に支

配された大規模な沈降運動や火成活動を経験した.

この期間は,日本海およびその周辺域で縁海の形

成にかかわるリフティングが広く進行したことか

ら,リフティングステージと呼ぶことにする.隠

岐島後におけるリフティングの進行過程には, 2

- 3の比較的明瞭な段階が認められる.すなわち,

前半期(20-15Ma)は陸域～浅海環境でNE-SW

方向の地溝構造が発達する時期であり,サブステー

ジ2Aと呼ぶ.それは,さらに2A-1リフティ

ング開始)と2A-2 (海進)に細分される.級

半期(15-lOMa)は,全般的な沈降と地溝部で
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の著しい沈降が進行する時期であり,サブステー

ジ2B (深海化)と呼ぶ.

(1)サブステージ2A-1 :リフティング開始

(20-16.8Ma : Fig. 44)

このサブステージに堆積した郡累層は,層厚変

化の著しい堆積物である(Figs. 13, 14).とくに

NE-SW方向の断層に沿って,層厚の急変や扇状

地性の硬質堆積物がみられ,両側を断層に境され

た地塊ごとに堆積物の層厚が一定方向-増大する.

これらのの事実は,郡累層の堆積時にNE-SW方

向の断層が発生・成長し,地塊の傾動をともなう

複雑な地溝構造が形成されたことを示す.

郡～西郷を通るNW-SEの層序断面では(Fig.

15),中山峠～真杉間のホルストを境にして北西

側の郡～中山峠間および南東側の真杉～西郷間に

グラーベンが認められる.それぞれを中山峠ホル

スト,郡サブグラーベンおよび歌木サブグラーベ

ンとよび,それらが複合した地溝構造全体を島後

グラーベンと名づける.ただし島後グラーベンの

南東縁は不明確である.現存する堆積物の層厚に

もとづくと,郡サブグラーベンおよび歌木サブグ

ラーベンの最大深度は,それぞれ500mおよび800

mと見積もられる.中山峠ホルストの北東延長は,

郡累層の分布から判断すると,元屋～卯敷間に位

置するとみられる.

島後グラーベン内では,郡累層は全体に南東に

向かってやや厚くなっており,それぞれのサブグ

ラーベンの内部でも同様の傾向を示す.とくに郡

サブグラーベンでは系統的な層厚変化が認められ

(Fig. 15),より小規模な基盤地塊群が南東方向へ

傾動したことを反映している.基盤深度が相対的

に浅い郡サブグラーベンでは,現在,郡累層中に

内座層として時張山累層が露出しており,著しく

起伏した地溝底の形状の一部を観察することがで

きる.

島後グラーベンを埋積する郡累層の大半は,陸

域火山活動によってもたらされた大量の火山物質

で構成され,細粒火砕岩類からなる小路凝灰岩部

層,玄武岩質溶岩～火砕岩類を主体に酸性火砕岩

をともなう郡玄武岩部層・那久火山岩部層・東郷

玄武岩部層および大津久磯岩部層が,複雑に入り

組んで分布する(Figs. 15, 17, 20).

小路凝灰岩部層は郡累層(とくにその下半部)

の主体をなし,酸性火山噴出物を起源とする河川

博　史

堆積物で特徴づけられる.北部では比較的租粒な

砕屑物が卓越し,基底部～下部層準に扇状地相～

網状河川相を示す陸源租粧砕屑岩を挟む.いっぼ

う南東部では細粒砕屑物が卓越し,蛇行河川相を

示す(Fig. 22).小路凝灰岩部層の堆積相の水平

変化は十分に解明されているわけではないが,全

体としてみると,島後グラーベン南東部における

より大きな沈降傾向と調和的である(Fig. 44).

大津久磯岩部層の堆積相の鉛直的変化は,この

ステージの後期に相対的な隆起運動が進行したこ

とを示す.すなわち大津久磯岩部層下部は厚さが

1 m程度で侵食基底面に始まる上方細粒化ユニッ

トが重なる砂質網状河川堆積物(Fig. 22-A)か

らなるが,上部は中磯～大磯からなる硬質網状河

川堆積物(Fig. 22-B)に移化する.それらは全

体として上方租粒化しており,扇状地の下部から

より上部-と堆積場がIower fanからupper fan

へ変化したことを反映している.

両グラーベンは以上のような酸性火山噴出物を

起源とする河川堆積物のほか,グラーベン内の乾

陸域あるいは淡水域に噴出した大量の玄武岩によっ

て埋模された.郡サブグラーベンにおける噴出中

心は那久～長尾田間に位置する.そこでは玄武岩

類は500m以上の層厚に達し,租面安山岩のシー

ト状貰大岩体をともなう.また, N50-E方向を示

す火道角磯岩をともなう火道が認められたり,い

くつかの岩脈の貫入方向もグラーベンの伸張方向

と平行する.また郡川流域や大峯山南方でも玄武

岩類がみられ,グラーベンの方向に伸長して分布

する.いっぼう歌木サブグラーベンにおいても西

郷湾北方を中心に,厚さ200-500mの玄武岩の塊

状および自破砕溶岩および火砕岩が少なくとも3

層準にわたって発達する.以上のように,このス

テージの塩基性火山活動は,火山岩類の分布様式

や火道の方向からみて,島後ダラーベンを形成し

たNE-SW方向の断裂系に大きく規制されていた

もとも考えられる.

このステージの火山活動はバイモーダル(今田,

1974)であり,しかも前ステージのカルクアルカ

リ質の,酸性～中性岩に変わって,アルカリ玄武岩

(シヨシヨナイト)で特徴づけられる.また火成

活動の様式が,コールドロンを形成する火山一深

成作用から地下深部におよぶ断裂性火山活動に変

化したことも特徴的である.
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Fig. 44. Late Early Miocene tectono-sedimentary reconstruction in the UKi-Dogo Is一and

(Substage 2A-1: 20-16.8Ma).

(2)サブステージ2A-2 :海進(16.8-15Ma)

このステージでは,島後グラーベンにおける断

裂運動および火山活動が急激に衰弱するとともに,

ユースタシーの影響をうけて隠岐島後の新生代地

史のなかで初めての海進を蒙った　このサブステー

ジに堆積した平凝灰岩シルト岩互層部層および久

見砂岩部層は,前サブステージに引き続き島後グ

ラーベンの構造規制を受けているが,層厚が小さ

く全般に細粒砕屑物が卓越する.平凝灰岩シルト

岩互層部層の層厚は北西部で最大75m,南東部で

は165mと見積もられ,前サブステージと同様,那

サブグラーベンに比べて歌木サブグラーベンがよ

り大きく沈降している.しかし両サブグラーベン

とも沈降量そのものは前サブステージに比べて著

しく小さく,平均堆積速度も200m/m.y.から100

m/m.y.へ急激に減少する.またNE-SW方向の

断裂系にともなう扇状地性租粒砕屑物も認められ

ないことから,このステージの島後グラーベンの

地形的・構造的起伏は著しく小さく,断裂作用が

不活発であったことを示している.

火山噴出物としては,平凝灰岩シルト岩互層部

層中では砕屑岩層と互層する酸性火砕岩の薄層

(層厚数cm-　2m)がみられる程度であり(Fig.

25),前サブステージに比べると火山活動も急激

に衰弱したことを反映する.さらに上位の久見砂

岩部層にいたっては,厚さ数cmの細粒凝灰岩層が

数層挟在しているのみで,本サブステージの後半

には火山活動がいっそう微弱になっ,たことを示し

ている.

島後グラーベン北東部では,褐炭層をともなう

後背湿地堆積物を主とする蛇行河川相(Fig. 25)

が発達するいっほう,南西部では,野趣での

Curcidenticula kanayae zone (16.8 - 16.4Ma)

の海生珪藻化石群集(Table 1),辛,箕浦,加茂,

塩の浜,久兄など広い範囲にわたるDenticulopsis

Jα弘£α zone (15.9-14.9Ma)の海生珪藻化石群集
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やカオリン一方沸石コンクリーション形成過程

(鈴木ほか, 1991)が示すように,淡水相に海成

相が挟在している(Fig. 28).本サブステージの

後半,北西部に堆積した久見砂岩部層は,砂岩泥

岩互層を主体とし,門ノ沢タイプの貝化石群集を

産出し, Blow (1969)のN.7-N.9に対比される

ことから,隠岐島後で中新世の熱帯海中気候事件

(土, 1985)を記録している(山崎ほか, 1991).

すなわち久見砂岩部層は海水循環の良好な海浜～

一部岩礁性の堆積物であると考えられ,このよう

な海況にあった北西部の海岸を久見岩石海岸と呼

ぶことにする.外海に面した久見岩石海岸に比べ

ると,上述した海陸交互相(parallic fades)が

発達する南西部は,海底勾配がより緩傾斜の閉鎖

的海況(内湾～内海)にあったものと推論される.

このステージにおける海進は,化石年代からみる

と16.5Ma頃と見積もられ, Haq et al, (1987)

の第3オーダーサイクル2.2あるいは2.3に比較さ

れることから,少なくともその一部はユースタシー

に起因するものと考えられる.

(3)サブステージ2B :深海化(15-10.5Ma)

このサブステージに隠岐島後は全般的に沈降す

るとともに,とくに島後グラーベンが著しく沈降

し,泥質～珪藻質堆積物に広く覆われた.火山噴

出物は少量の酸性凝灰岩に限られ,火山活動がき

わめて微弱であったことを示す(Fig. 45).

このステージに堆積した歌木泥岩部層は,南部

の歌木周辺および北部の久見トンネル付近や中村

周辺に分布する泥岩主体の堆積物である(Fig.

ll).本部層から産出する貝化石や底生有孔虫群

集(Fig. 39)から推定される古水深は,歌木や中

村では中部漸深海帯下部(水深1500-2500m),久

見川上流部では上部漸深海帯(水深200-500m)

である.いっぼう歌木泥岩部層と同時異相の飯山

珪藻土層の堆積深度は,自生海縁石の産出に基づ

いて陸棚上(200m以浅)と推定される(Fig. 41).

両部層の分布境界に注目すると,南部の歌木と飯

山・箕浦間は約4kmしか離れておらず,また北

部の久見トンネル付近と中村間もほぼ6kmと近

接している.この事実は,両部層の分布境界では

海底斜面が著しく.大きな勾配を持っていたことを

示す.これらのうち中部漸深海帯下部～上部漸深

海相は,前サブステージに発達した島後グラーベ

ン内に分布し,陸棚相はグラーベン両側の外縁部

博　史

に分布する.島後グラーベン内部の中山峠ホルス

トでは,岩相上,飯山珪藻土部層に区分される珪

藻土が小分布する(Fig. ll).その古水深データ

は得られていないが,次に述べる珪藻土の生成条

件を考慮すると,中山峠ホルストはグラーベン内

部の隆起帯となっていたと推論される.

珪藻の大量生産は湧昇流の発達に依存し,湧昇

流は大規模な海底起伏によって発達する.生産さ

れた珪藻が溶解から免れるためには溶存酸素極少

帯のような嫌気性環境が,また陸源砕屑物によっ

て希釈されないためには主要な陸城から海盆によっ

て隔てられた地形的隆起部が好適である.隠岐島

後の場合は,これらの必要条件を満足させて珪藻

土が堆積したのは,島後グラーベンの両側の陸棚

域とその内部の中山峠ホルストにあたる隆起部で

ある.それらの地帯は,海盆底から突出した大規

模な隆起地形を形成していたものと考えられる.

以上のように島後グラーベンの領域でとくに深

海化が著しいことは,このサブステージの海底起

伏の増大が,先行するサブステージ2 Aで形成さ

れたNE-SW方向の断裂系の再活動に起因したこ

とを示している.またこの断裂系が大規模に再活

動したにもかかわらず,サブステージ2A-1と

は異なって,断裂系に規制された火山活動が発生

しなかった事実は,深部の温度構造の変化を反映

する現象として,このサブステージの全般的沈降

とともに注目される.

このサブステージ後半には,前述した貝化石の

上限深度帯(Fig. 40)が示すようにグラーベン底

の水深が,前半期の中部漸深海帯下部から上部漸

深海帯へと減少し,堆積物は歌木泥岩部層の泥岩

から伊後泥岩部層の砂質泥岩・細粒砂岩へ変化し

た.グラーベンの外縁の陸棚城では珪藻遺骸が集

積しつづけていたが,塊状の珪藻土はわずかにな

り砂質～シルト質の陸源砕屑物が優勢になった.

たとえば島後グラーベンの北西側外縁部の堆積物

は主に珪藻質泥岩からなり, Thalassiosira yabei

zone (12.1-ll.3Ma)に発達する珪藻土の層厚は

20cmにすぎない(Fig. 34).本ステージの後半期

に現れるこのような変化は,最大でもおよそ200m

と見積もられているこの期のユースタティックな

海水準低下(Fig. 41 : Haq et al., 1987)に加え,

隠岐島後が隆起に転じ,陸城から砕屑物が供給さ

れる環境におかれたことを示す.
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Fig. 45. Middle Miocene tectono-sedimentary reconstruction in the Oki-Dogo Island
(Substage 2B: 15-10Ma).

C)ステージ3 :隆起・陸化(10-6Ma)

久見累層の最上位層準(lOMa)と上位の都万

累層(ほぼ6Ma)の間は400万年にわたる層序間

隙となっている.そのためこの期間の堆積一造構

史は不明であるが,ステージ2を特徴づける地塊

性沈降運動はこの期間に終息し,ついで隠岐島後

が隆起・陸化したことは確実である.そこでこの

期間を隆起・陸化ステージと呼ぶことにする.

このステージの意義は後ほど考察されるが,そ

れまでのIOMaにわたる沈降・堆積期から一転し

て,次ステージにおける陸域火山活動の場への転

換期にあたることが注目される.また前ステージ

後半期の隆起傾向は,このステージの隆起運動の

先駆現象として位置づけられるものと考えられる.

d)ステージ4 :島弧ステージ(6Ma　現在)

6Ma以降,隠岐島後はアルカリ質陸上火山活

動の場となり,同時にユースタシーの直接的影響

が及ばない海抜高度-隆起して島峡としての原型

ができあがった.隠岐島後のアルカリ質火山活動

は,アルカリ量が大陸側へ系統的に増大する島弧一

海溝系の火山活動の一環をなすものであることか

ら,この期間を島弧ステージと呼ぶことにする.

島弧ステージは,火山活動の性格や隆起運動の

様式にもとづいて,次の2つのサブステージに区

分される.

(1)サブステージ4A:ドーミング(6-5.5Ma:

Fig. 46)

このサブステージは,大規模なアルカリ質酸性

～中性火山活動上ドーム状の隆起運動によって特

徴づけられ,隠岐島後の円錐状の地形骨格が形成

される時期でもある.

初期には,島峡周縁部とくに南部～西部沿岸域

が一時的に浅海城となった.海進年代は約6Ma

とみられ,第3オーダ」のユースタシーサイクル

3.3 (Fig. 41:Haq. et al., 1987)に相当する.

海進期には堆積速度が減少して生物擾乱の著しい
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Fig. 46. Latest late Miocene tectono-sedimentary reconstruction in the Oki-Dogo Island

(Substage 4A: 6-5.5Ma).

釜谷砂岩部層が堆積し,その後の高海水準期に中

里凝灰質砂岩部層が堆積する頃には,近傍で酸性

火山活動がはじまり,火砕岩が供給されるように

なった(Fig. 38).この火山活動は次に述べる大

規模なアルカリ質火山活動の先駆とみられ,この

期の海進にも,ユースタシーによる海水準上昇に

加え,先駆的なドーム状隆起にともなう島峡周縁

部の沈降が関与している可能性がある.

その後火山活動の激しさが増大するとともに,

島晩周縁部も牡水し,隠岐島後とその周辺は陸上

でのアルカリ質酸性～中性火山活動の場となった.

5.5-5.4Maにはミュージアライトをともなう租

面岩・アルカリ流紋岩が噴出して,膨大な隠岐層

群の火山岩類を形成した(その噴出量は,隠岐

租画岩流紋岩類だけでも20± 3km3に達する:

Uchimizu, 1966).火山岩類の基底面は貫大岩に

ょって複雑化しているものの比較的平滑で,西部

～南部海岸域では都万累層を整合に覆っている.

そこには水城が残存しており,流入した火砕岩は

よく成層し溶岩の一部は急冷されて黒曜石化した.

隠岐層群は全島にわたって単一のドーム構造一

葛尾山ドームを形成しており,その周縁部に発達

する横尾山周縁向斜とともに,それらの中心は隠

岐島後北東部に偏っている(Fig. 35-A).葛尾

山ドームならびに横尾山周縁向斜の正確な形成時

期は不明確であるが,前述したように隠岐層群の

(堆積直前～)堆積時で,大峯層群堆積以前に形

成されたものと推論される.このように隠岐層群

の膨大な酸性～中性火山岩類をもたらした火山活

動と隠岐島後全体にわたるド-ミングが同時に進

行していることから,両者は密接な成因的関連を

もっているものと考えられる.

(2)サブステ-ジ4B :傾動(5.5-0.6Ma : Fig.

47)

このサブステージにはNE-SW方向の断裂系が

再活動し,前ステージに形成された葛尾山ドーム
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Fig. 47. Early Pliocene tectono-sedimentary reconstruction in the Oki-Dogo Island
(Substage 4B: 5.5-0 Ma).

の北東半部が傾動地塊運動によって重複変形を被

るとともに,大峯層群を構成するアルカリ玄武岩

が流出して,現在みられる隠岐島後の地質・地形

構造が完成する.

布施傾動地塊構造の形成は,前述したように,

前サブステージにおける葛尾山ドームの形成およ

び隠岐層群をもたらした大規模火山活動の後,大

峯層群堆積前であると推論され,それ以降もひき

つづき進行している可能性がある.布施傾動地塊

は北西へ緩傾斜しており,その南東緑はNE-SW

方向の大久摸曲帯(幅0.5-1km,鉛直落差1 -

2kmで,一部は断層)に境されている(Fig. 35-
B).この擁曲帯では,時張山累層～島後層群が

ドレイプ(drape)摺曲を形成している(Fig. 6).

布施傾動地塊の背面側では,中村と久見川上流の

島後層群にはNE-SW - ENE-WSW方向の中村

並走摺曲と久見川並走摺曲が発達する(Fig. 35-
B).それらは,傾動地塊背面にひろがる縁やか

な同斜構造のなかに形成された局所的を短縮変

形構造であることから,被覆層の重力滑動によっ

て発生する非調和袴曲(Yano and Wu, 1995)

であると予測されが,その実証には剥離面

(detachment surface)を含む三次元的構造の解

明が不可欠である.いっほう布施傾動地塊の南西

縁はNW-SE方向の有木川雁行断層系～代断層に

よって限られ(Fig. 35-B),全体として蝶番断

層としての変位センスを示す.有木川雁行断層系

の南西側では,島後層群が摸曲帯を形成しており,
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その南西を並走する八尾川向斜とともにドレイプ

禰曲を形成する(Fig. 47).、有木川雁行断層系の

北西延長部一代断層-では変位センスが逆転し,

布施傾動地塊北西部の相対的沈降を反映する.

布施傾動地塊の背面では,大峯山玄武岩が4.4-

2.4Maの200万年間にわたって断続的に流出した.

前述したように,大峯玄武岩と下位の隠岐層群と

の間の層序間隙および構造的非調和性は南東へ向

かって大きくなり,・大峯玄武岩が隠岐層群を欠い

て時張山累層や先第三系基盤岩類岩を直接覆って

いる(Fig. 3).この事実は,布施傾動地塊構造は

大峯玄武岩噴出以前にすでに形成されていたこと

を示す.その後約100万年の火山活動の休止期間

を経て,大久摸曲帯周辺では西郷玄武岩および岬

玄武岩が噴出した.西郷玄武岩を不整合に覆う尼

寺山磯層には多量の片麻岩襟・花南岩礁が含まれ

ており,後期～中期更新世には布施傾動地塊の隆

起部の削剥がすすみ,先第三系基盤岩類岩が広く

露出したことを示している.

Ⅲ　隠岐島後の後期新生代堆積一造構史から

みた日本海南西部における地形的・構造

的起伏の起源

A.日本海の海底地形と地殻構造

日本海は深くて単調な北部と比較的浅くて起伏

に富む中～南部に大別され(Fig. 1),このような

地形的特徴は,日本海の形成に関連して生じた地

殻構造の違いを反映してし.、るものと考えられる

(Tamaki, 1988, Jolivet.& Tamaki, 1992).北

部にひろがる日本海盆は3000m以深の深海平原を

なし,海山等の地形的な高まりも少ない.いっぼ

う中～南部では,大和堆,朝鮮海台,隠岐堆,隠

岐リッジをはじめ∴より小規模な瀬や火山性海山

が複雑に分布し起伏の激しい地形を示す.大規模

な地形的高まりの間は,大和海盆,対馬海盆,隠

岐トラフと呼ばれる最大水深2000m程度の海盆と

なっている.

いっほう日本海の地殻構造は,日本海城の地殻

構造観測データ,音響基盤の起伏や海底堆積物の

構造,コアリングやドレッジされた海底岩石,な

どの情報を総括してを次の4つのタイプに区分さ

れた(Tamaki, 1988, Tamaki et al., 1992 ; Fig.

2) ;大陸性地殻の断片(e.g.,大和堆),海盆を形

成する伸張・薄化した大陸性地殻(e.g.,大和海

博　史
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Fig. 48. Generalized total subsidence curves in

the Japan Sea (after Ingle, 1992).

盆),断裂化した大陸地殻(前2着の中間的タイ

プ)および海洋性地殻.この分類にしたがうと,

伸張・薄化した大陸性地殻が日本海の大半の領域

を占めること,日本海中～南部に集中する堆,海

台およびリツジは大陸性地殻からなることなどが,

日本海の地殻構造の特徴をなす.また,前章で堆

積一道構史を復元した隠岐島後は隠岐堆の南縁に

位置し,その地殻構造のタイプは大陸性地殻に分

類されることになる(Fig. 2).

B.日本海南西部～南東部における沈降・隆起パ

ターン

Ingle (1992)によると,日本海および周辺域

においては,日本海の形成に関連した堆積場

(depositional setting),テクトニックセッティ

ング(tectonic setting)および地殻の状況

(crsutal setting)の違いに応じて沈降の時期や

沈降速度に違いが認められるものの,各地におけ

る後期新生代の沈降・隆起パターンには共通性が

認められる,という(Fig. 48).すなわち日本海
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Fig. 49. Total subsidence curves in the Japan

Sea backarc area. The averaged total subsidence
curve ca culated from tota subsidences in the

Oga Peninsula, Pohang, the Dolgorae-1 Well,
the ODP Site　794　and southern Sakhalin.

The averaged and the three individual total

subsidence curves except that in the Oki-

Dogo Island are taken from Ingle (1992).

および周辺域の昇降史の前半期には,引張応力場

の中で長期間にわたって持続的な沈降運動がつづ

き,その前期(およそ30Ma-23Ma以前)は初

生的リフティングと沈降incipient rifting and

subsidence)によって,また後期(およそ23Ma-

lOMa　は急速な海盆拡大と沈降および島弧の回

転(fast spreading and subsidence, arc rotation)

によって特徴づけられる.日本海および周辺域の

昇降史の後半期(およそIOMa以降)は,圧縮応

力場の中,沈降の停止と部分的隆起によって特徴

づけられ,島弧と縁海盆の変形作用が加速化

(accelerating deformation of arc and basin)

した.

Fig. 49は,日本海および周辺域各地(男鹿半

良, DOLGORAE-1 WELL, Pohang : Fig. 1)

および隠岐島後での総沈降曲線,ならびに平均総

沈降曲線(Fig. 48)を比較したものである.日本

海および周辺域での昇降史の前半期を特徴づける

沈降過程をみると,隠岐島後での沈降速度は平均

的な沈降速度の約1/2であり,男鹿半島におけ

る沈降速度に近似する.全体的な沈降パターンは

平均総沈降曲線や各地の総沈降曲線に類似してお

り,隠岐島後が日本海および周辺域各地と同様に

日本海の形成に関与した沈降運動を経験したこと

を示唆する.

日本海および周辺域の昇降史の後半期になると,

日本海の南西部と南東部で総沈降曲線に相違が認

められる.すなわち,日本海南西部の3地域

(DOLGORAE-1 WELL, Pohang,隠岐島後).で

は, 10-5Maの間にそれまでの持続的な沈降から

隆起に転じる.いっほう日本海南東部では沈降は

ほぼ停止するものの,一般に隆起に転じることは

なく,日本海-突出している男鹿半島では盆地底

の沈降は約2Maまでつづき,隆起に転じるのは

それ以降である.

西南日本の3地域間においても詳細にみると,

盆地底が隆起に転じて以降の経緯は,それぞれ異

なっている. DOLGORAE-1 WELLではIOMa

頃に一時的に隆起するがその後は緩やかに沈降し,

現在もその地点は海面下にある. Pohangでは10

Ma頃に急速な隆起に転じ, 5Ma以降は減速する

ものの隆起を続けている.隠岐での盆地底は約14

Maに隆起しはじめ, 10-6Maの期間に急激に隆

起・陸化した.その後6Ma頃に周辺部が沈水しつ

つ,ドーム状の隆起(葛尾山ドームの形成)が起

こり,さらに5-4Maには北西への傾動地塊運動

(布施傾動地塊の形成)が生じて,現在は島峡と

して海面上にある.

以上のように日本海および周辺域の昇降史をみ

ると,その前半期(およそ30Ma-13Ma)の沈降

パターンは,沈降速度の絶対値に違いがあるもの

の,全域を通して類似しており,比較的一様な沈

降過程(いいかえると日本海の形成過程)をたどっ

たことを示す.ところが後半期(およそ13Ma以

降)になると,日本海南東部では一般に昇降運動

が停滞するか局所的には最近になって上昇傾向に

転じるが,南西部では全体的に隆起に転じ,しか

もその隆起速度とその規模は地域ごとに相違する.

このような後半期における南西部と南東部におけ

る昇降史の分化は,日本海南西部を特徴づける比

較的浅くて起伏に富む海底地形の成立に大きくか

かわっているものと考えられる.

C.隠岐島後の後期新生代堆積-造構史からみた日

本海南西部における地形的・構造的起伏の形成

過程

-139-



山　崎　　博　史

髄-・二∴-一一

upl
Tsus㌫axisofareaofseab
matrendtruncati。呂disochronmap(sec)offaultsanticlineintrusionLowe
D-gr。upbaseMl。ce∴toMiddle
ev。Icaics
Fig.50.StructuralmapofthesouthwesternJapanSea(modifiedfromMinami・1979).

日本海南西部では,後期新生代の昇降史の後半

期(およそ13Ma以降)になると,上述のとおり

全体的な隆起に転じ,地域ごとの隆起速度とその

規模の違いにしたがって,今日みられる複雑な海

底起伏が成立した(Fig. 1).以下では,隠岐島後

で復元された堆積一道構史(Fig. 42)にもとづい

て,また周辺海域における既存の研究成果を総合

して,日本海南西部における海底起伏の成立過程

を考察する.

1.対馬方向隆起帯

南(1979)は日本海南西部,隠岐堆～対馬間の

陸棚域の海洋地質調査にもとづいて, D層群の堆

積前の9Ma頃にはNNE-SSW方向(対馬方向と

呼ぶ)の隆起帯が3列にわたって出現したことを

解明した(Fig. 50).それらは,対馬,油谷湾一

見島および島根半島一隠岐を通る長軸をもち,隆

起帯頂部の波浪侵食域の幅は10-30km,延長は

100kmあまりと見積もられている.これらの隆起

帯をそれぞれ,対馬隆起帯,見島隆起帯,島後隆

起帯と呼ぶことにする.これら3つの主要隆起帯

のほか,前2者の間には2列の同方向に伸長した

隆起帯が存在し,後2者の間にも伸長方向は不明

であるが小規模な相対的隆起部が認められる・

これらの隆起帯の中軸部付近高ま,隆起帯の形

成と同時期に活動したとみれられる火山岩類が分

布しており,隆起運動と火山活動は成因的に関連

があると考えられる.見島隆起帯では,見島やそ

の南方延長部の油谷湾周辺に8.5および8.7Maの

K-Ar年代を示す山陰火山岩が分布する(西村・

今岡, 1995).また島後隆起帯では,隠岐島前,

島根半島,吉備高原西部においてこの時期の火山

活動が知られている(Uto, 1989).

対馬方向の隆起帯形成時期は,上述した日本海

南西部の3地点の総沈降曲線に共通して認められ

る顕著な隆起時期に対応し(Fig. 49),これら3

地点の地理的位置は隆起帯上あるいはその延長部

に位置する(Fig. 50).しかも隆起運動の規模は,

島後隆起帯上に位置する隠岐島後,対馬隆起帯延

長部の近傍に位置するPohangおよび対馬および

見島隆起帯の間の小規模隆起帯の延長部に位置す

るDOLGORAE-1 WELLの順に小さくなる.こ

れらの事実は,上記3地点における総沈降曲線に
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Fig. 52. Sedimentation rates for recovery at

Leg127 and 128 holes (from Burckle et al-
1992). Where more than one sedimentation

rate is indicated the age of the zonal marker
or basement age is st= in question. For the

paleomagnetic reversal record, B-Brunnes,
M-Matsuyama, G-Gaus, and Gil-Gilbert.

示される隆起運動と対馬方向の隆起帯群の形成過

程が同時的に進行し,しかも隆起の規模に相関性

をもつことを示している.したがって13-5Maに

進行した日本海南西部に固有な隆起運動は対馬方

向隆起帯の形成に起因するものと推論される.

ODPLeg 127およびLeg 128では日本海の6地点

(Sites 794, 795, 796, 797, 798, 799)で深海掘削

が行われた(Figs. 2, 51).各掘削地点での堆積

速度は,中新世～第四紀を通じてほぼ一定してい

て,およそ25-50m/m.y-の債を示す(Fig. 52).

ところが大和堆南麓～大和海盆北西縁に位置する

Site797だけは, 12-7Maの500万年間にわたって

ほとんど無堆積状態となる特異な速度変化を示す.

そこで回収された約900mの深海コア(Legl27

scientific Drilling Party, 1989)は, 19Maまで

デルタあるいは浅海域での堆積作用が続いた後,

現在に至るまで半遠洋性の堆積作用が進行したこ

とおよび上記の500万年間は堆積物の集積がほぼ

停止したことを示す(Fig. 53).この堆積間隙の

Fig. 53. Stratigraphic sections of site 797, ODP

Leg 127 (data from Leg 127 Scientific Drilling

party. 1989).

級, 6Ma前後の珪藻質粘土中には大和堆から供給

された生物砕屑性砂岩が副岩相として記載されて

おり,このような租粒堆積物の混入は,火山性物

質が卓越するSite796を除くと,この掘削地点に

特有な現象である.

Site797に特有な層序間隙および租粒堆積物の

混入という現象をもたらした原因の解明は,得ら

れる情報が著しく限られているため容易ではない.

掘削地点が大和堆の麓に位置することを重視する

と,大和堆の隆起運動に由来する周縁部の無堆積

状態と堆頂部における生物性炭酸塩堆積物の形成
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Fig. 54. Map showing the tectonic framework

(adapted from Tanaka and Ogusa,

(12-7Ma),大和堆周辺の斜面勾配の増大と堆積

物重力流による生物砕屑性砂の深海部-の運搬

(6Ms前後),といった堆積一造構史が想定される.

想定される大和堆の隆起は,対馬方向の隆起帯群

の形成と同時期であり,しかも隠岐隆起堆の北北

東延長部に位置する(Fig. 51). 12-7Maに進行

した大和堆の隆起運動が,対馬方向隆起運動の一

環をなすものなのか,それとも大和堆に固有の運

動であるのかという問題はにわかには結論づけら

れないが,いずれにしても,今日の日本海中～南

部を特徴づける複雑な地形的起伏(Fig. 1)の構

造的骨格が, 13Ma前後に形成されはじめたもと
の考えられる.

2.ドーム状隆起構造

隠岐島後における堆積造構史のうちステージ4

の最初期(サブステージ4A:　5Ma頃)で

は,隠岐層群の膨大なアルカリ質酸性～中性火山

岩の噴出にともなってドーム構造(葛尾山ドーム

と横尾山周縁向斜)が形成されたこのサブステー

ジのドーム状隆起運動によって,隠岐堆から突出

した円錐状地形が成立し,隠岐島後の現在の地形

骨格が成立した.日本海には,その中～南部をは

じめ,北部の深海平原にも多数の火山性海山が存

在する(Fig. 51).それらの形成時期は不明な場

Anticlinalaxis

Fault

Shallowacousticbasement
日,S芸霊mentsmore
inthickness山肌

㌔ Line of seismic profile in Fig. 55.

in the offshore San-in- Hokuriku region
1981 .

合も多いが,隠岐島後における隠岐層群の形成に

ともなうドーム状隆起運動に代表されるマグマ起

源のドーム構造が,日本海における隆起地形の1

つの要素になっており,とくにその中～南部では,

対馬方向隆起帯をはじめ大規模な構造的隆起構造

を複雑に修飾している.

3.隠岐リッジ方向の傾動地塊構造

北陸・山陰の沿岸陸域～沖合いには第三系堆積

盆地が発達し,北陸一山陰区と呼ばれる(池辺,

1957).山陰沖堆積盆地はその北西部に位置し,

西方は隠岐から島根半島にかけての音響基盤・海

底地形の隆起域(隠岐-島根海台),東方は北但

から丹後半島沖の隆起帯に境される(田中・小事,

1981, Fig. 54).ェアガン記録によると鳥取沖で

埋積層が最も厚く発達し,縦走方向に伸長する山

陰沖リッジを境に,この堆積盆地は南側の鳥取沖

盆地と北側の隠岐トラフに区分される.

隠岐トラフは,中新世に成長した鳥取沖盆地に

引き続き,鮮新世になって基盤の大規模な傾動沈

降連動によって山陰沖リッジの北側に形成された

堆積盆地である.この北北西-の傾動運動は隠岐

トラフの海底地形と調和的であり,堆積盆地の形

状のみならず,現在みられる鳥取神海底地形をも

決定づけているものと考えられる.鳥取沖盆地お
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(after Tanaka and Ogusa, 1981).

よび隠岐トラフの北縁は,山陰沖リッジおよび隠

岐リッジ両線に位置するNE-SW方向の正断層に

ょって境され(Fig. 55),そこでは厚さ6kmの鮮

新統が堆積した盆地を埋積する鮮新統の層厚は

北へほぼ一様に厚化し,これらの地塊境界断層が

鮮新世を通して変位を累積してきた成長断層であ

ることを示す.

隠岐島後は隠岐リツジと隠岐一島根海台の交差

部に位置する.そこでは中新世末の葛尾山ドーム

形成後,鮮新世になるとNE-SW方向の断裂系が

再活動して,北西傾斜の布施傾動地塊構造が成長

した(Fig. 47).布施傾動地塊およびその南緑を

境する大久擁曲構造は,それぞれ隠岐リッジおよ

びその南縁断層の南西延長部に位置し,しかもそ

れらの変形様式および変位時期もほぼ一致する.

これらの事実は,布施傾動地塊および大久摸曲帯

は隠岐島後へ"上陸"した隠岐リッジおよびその

南縁断層にほかならないことを示している.日本

海南西部において,鮮新世以降に北西への傾動運

動とアンテイセティツクな断層運動によって成長

してきたた傾動地塊群を,以下では隠岐リツジ方

向の傾動地塊構造と呼ぶことにする.この複合構

造は,隠岐リッジ～布施傾動地塊,隠岐トラフ,

山陰沖リッジおよび鳥取沖盆地の平行配列に代表

され,隠岐一島根海台を境に南西側の対馬海盆に

は連続しない.したがって,前述した布施傾動地

塊の南西緑を境する有木川雁行断層系～代断層は,

隠岐リッジ方向の傾動地塊構造の南西緑を境する

構造要素の1つであると考えるのが合理的であろ

う.

4.隠岐島後の後期新生代堆積-造構史からみた日

本海南西部における地形的・構造的起伏の起源

前述したとおりTamaki (1988)・Tamaki et

al. (1992)は,日本海域の地殻構造を大陸性地殻

の析片,断裂化した大陸地殻,伸張・薄化した大

陸性地殻および海洋性地殻の.4つのタイプに区分

し,そのような海底下の地殻構造と現在の海底地

形とが密接に関連していると指摘した.また日本

海城にモザイク状に分布するこれら4つのタイプ

の地殻は,前期～中期中新世(25-16Ma)にお

ける日本海のopeningにともなう大陸地殻の断片

化伸長・薄化および海洋性地殻の生成という過

程をへて成立したものと考えられている.すなわ

ち,現在の海底地形の基本的枠組みも前期～中期

中新世のアジア大陸東縁のリフティングと拡大過

程の中で形成されたと考えられた.

このような分類方法にしたがって,隠岐堆(隠

岐島後含む)や隠岐リッジの地殻は大陸性地殻に,

隠岐トラフの地殻は伸張・薄化した大陸性地殻に

分類されている(Fig. 2).ところが本論で復元さ

れた隠岐島後の堆積造構史は, 1) 23Ma以前は大

陸縁の一部であったこと, 2) 20Ma以降は,東北

日本の日本海側大陸斜面と同様,リフティングを

蒙った後, 15-10Maの深海化の過程を経験した

こと(Figs. 41, 45), 3)半深海底から現在みら

れる地形的隆起部に転換したのは, 3段階の隆起

運動(対馬方向の隆起運動: 10-6Ma,大規模な

酸性～中性アルカリ質火山活動にともなうド-ミ

ング:6-5.5Maおよび隠岐リッジ方向の傾動地

塊運動:5.5Ma　現在)が複合した結果であるこ

と,を示している.また隠岐リッジと隠岐トラフ

の形成は,鮮新世以降(5.5Ma一現在)における

傾動地塊運動に起因する(Fig. 55).このように,

少なくとも隠岐島後,隠岐リッジおよび隠岐トラ

フに関する限り,それらが示す地形的な特徴は,

前期～中期中新世(25-16Ma)に想定されてい
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る日本海のopening過程で一斉に形成され,それ

以降変化しなかったというものではなく,それぞ

れに固有な歴史的形成過程を経て生成し,また変

化を遂げてきたわけである.

隠岐島後を中心とする日本海南西部における後

期新生代の昇降史(Fig. 42)は,日本海域にみら

れるさまざな地形的・構造的起伏の起源は単純で

はなく,それぞれの形成過程を具体的に復元して

いく必要があることを物語っている.地殻構造の

枠組みと地形的・構造的起伏の起源との関連をよ

り詳細に検討するために,地殻構造観測,特に海

盆域に比べて不十分と考えられる地形的高まりの

部分のデータが望まれる.

D.火山活動と構造運動

隠岐島後における堆積一道構史の中で,ステージ

1,サブステージ2Aおよびステージ4は活発な

火山活動で特徴づけられ,カルクアルカリ質-ア

ルカリ質(ショショナイト)-アルカリ質(アル

カリかんらん石玄武岩)と時代を追って変化した

(Fig. 42).また'Sr/^Sr比は,約5Ma以前の

0.712-0.707の高い値から,それ以降の0.706-

0.704の低い億へ変化した後,最後にまたやや高く

なる傾向が認められる(藤巻ほか, 1991).各ス

テージの火山活動のうち,塩基性の火山活動は

NE-SW方向の断裂系の活動に,また酸性～中性

火山活動はドーム状構造の形成に関連しているこ

とは,火山活動が地殻の応力状態に規制されてい

ることを示すものして注目される.

11陸弧火山活動(ステージ1 :26-23Ma)

ステージ1の火山活動は陸域におけるコールド

ロンを形成したカルクアルカリ質火山一深成活動

に特徴づけられる.このような活動様式は陸弧火

山活動に一般的であり(今岡ほか, 1992,雁沢・

佐藤, 1989など),そrq)活動年代や次に述べる構

造的位置にもとづくと,ステージ1の火山活動は

東北日本における"陸弧活動期における火山活

戟" (吉田ほか, 1995)に対比される.漸新世後

期の火山活動は日本海や沿海州に広く認められ

(Bersenev and Krasnyi, 1984),現在の本州弧の

日本海沿岸地帯に平行する男鹿一佐渡一山陰帯と

呼ばれる火山帯(雁沢, 1982)がその東経の陸

弧火山フロントをなしていた(雁沢, 1987,大口

ほか, 1989, Tatsumi et al., 1989,岡村ほか,

1993).以上のように,時張山コールドロンを形

成した火山一探成活動は男鹿-佐渡一山陰帯の火

成活動の一環をなすものと判断されるので,前述

のとおりステージ1の火山活動を陸弧火山活動と

性格づけたわけである.

コールドロンを形成すること,火山岩類が深成

岩と密接に関連していることから,時張山コール

ドロン直下にはマグマ溜まりが形成されていたも

のと推定される.マグマ溜まりの形態や形成深度

は不明であるが,それが形成されることにより局

所的な垂直方向の圧縮応力が生じ,その結果,陥

没やそれを中心としたドーム構造が形成されたも

のと推論される.

2・リフティングにともなう火山活動(サブステー

ジ2A :20-15Ma)

深海化に先立つリフティングの前半期には,主

に陸上環境で膨大なアルカリ玄武岩(ショショナ

イト)の活動が起こった.このサブステージ2A

の火山活動は酸性火山活動を密接にともなってお

り,東北日本における"背弧海盆活動期における

火山活動''(吉田ほか, 1995)と同様,バイモー

ダルな火山活動(今田, 1974)によって特徴づけ

られる.火山活動は島後グラーベンを形成した

NE-SW方向の断裂系に規制されており(Fig. 44),

このステージの火山活動は断層運動に密接に関連

していることを示す.

このステージの火山岩類のうち,岩石学的・地

球化学的に詳しく調べられている那久火山岩部層

の塩基性岩類はショショナイト(Xu, 1988)ある

いはアルカリ玄武岩(Uchimizu, 1966, Uto et

al., 1994)として扱われている.このほか東郷玄

武岩部層および郡玄武岩部層構成岩も,層序的位

置,岩相の一致および分析億は少数であるがその

主化学組成が類似していることから,那久火山岩

部層構成岩と同等の性質を持つものとみなされる.

一般にショショナイト系列の岩石はカルクアルカ

リ岩と共に,島弧とくに成熟した島弧の火山活動

を特徴づけるという(wilson, 1989).ところが,

サブステージ2Aは日本海リフトシステムの活動

期にあたり,またフィリピン梅プレートと西南日

本弧との問はトランスフォーム境界になっている

時期(Uto et al, 1987)であることを考慮すると,

このサブステージの火山活動を沈み込み帯での火

山活動とは考えにくい.いっほう那久火山岩部層
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の火山岩が示すLILEに富みHFSEに乏しいとい

う微量元素組成の特徴は,島弧火山活動のほか引

張応力場にある大陸内部(たとえばリオグランデ

リフト帯)の火山活動にも認められる(Uto et

al., 1994).活動の場を引張応力場にある大陸内

部と考えた場合,このステージを特徴づけるバイ

モーダルな火山活動の場としても矛盾しない.し

たがって,このステージの火山活動は以下のよう

な状況下で形成されたと推論される.

島後でのリフティングは,位置的および形成時

期からみて日本海リフトシステムの一部をなすも

のである.アジア大陸東縁のリソスフェアは日本

海城にわたるアセノスフェアの上昇とそれにとも

なう地殻の隆起・断裂の形成によって伸張・薄化

した.このアセノスフェアの広域的な上昇は,広

域の引張応力場と地下深部におよぶ断裂を形成す

る主要な要因となり,さらにマグマ発生の熱源と

もなった.その結果地下深部で発生したマグマは,

隠岐島後では高いSr同位体比をもち,深部断裂

に沿って容易に上昇して地表にアルカリ岩(シヨ

ショナイト)を噴出させたと考えられる.

このように,火山岩類が島後グラーベンを形成

したNE-SW方向の断裂系に規制されているという

地質学的事実とこれらの岩石学的・地球化学的な

特徴にもとづくと,このステージの火山活動はリ

フティングにともなう火山活動と性格づけられる.

3.島弧火山活動(ステージ4 : 6Ma一現在)

中新世末以降のアルカリ質火山活動は,アルカ

リ量が大陸側-系統的に増大することによって特

徴づけられる島弧火山活動の一環をなすものであ

り,東北日本における"島弧活動期における火

山活動" (吉田ほか, 1995)に相当する.

このステージの最初期(サブステージ4A)に

は,ド-ミングをともないつつ,きわめて短期間

(5.5-5.4Ma)のうちに膨大なアルカリ質酸性～

中性火山岩類が噴出した.ミュージアライトをと

もなう粗面岩・アルカリ流紋岩からなり,隠岐粗

面岩流紋岩類だけでも20±3km3　に達した

(Uchimizu, 1966).これらの火山岩類の間には

顕著な不整合や侵食面あるいは砕屑性堆積物の挟

在は認められていない.このことは短期間の火山

活動によって急速に形成されたことを示しており,

年代論からのと推定と調和的である.このように

短時間のうちに多量の噴出物を連続して,いいか

博　史

えれば安定して供給するためには,火山体の地下

にマグマの供給源であるマグマ溜まりが形成され

ていたものと推論される.当時の日本列島は圧縮

応力場にあったと考えられており(山元, 1991,

Ingle, 1992),このような広域応力場の中ではマ

グマの上昇は容易ではなく,隠岐島後の地下深部

では酸性マグマ溜まりが形成され,それにともなっ

て地表ではド-ミングが生じたものと推論される.

このド-ミングによって形成された葛尾山ドー

ムの外側に発達する横尾山周縁向斜の近傍では,

平租面岩と同質のシル状～ラコリス状の貫大岩体

が多数発達する.マグマは既存の高角なフラクチャー

に沿って上昇する.理論的には,正断層型または

横ズレ断層型の応力場では高角のフラクチャーが

形成されて,マグマが地表に噴出する.いっぼう

逆断層型の応力場では,形成されるフラクチャー

は低角のためマグマの上昇は困難で,シルが形成

される(Cas and Wright, 1987).もしそうであ

るとすると,平租面岩のシル状～ラコリス状貫大

岩体の進入期には,横尾山周縁向斜の近傍は圧縮

応力場にあったと推定される.この貫人形感から

推定される圧縮応力場は,上記の広域応力場を反

映したものかあるいはド-ミングにともなう局所

的に形成されたものかは明らかではない.いずれ

にしても,貫入形態から推定される圧縮応力場は,

平粗面岩の7Sr/ 6Sr比が他の火山岩に比べて高く,

それはマグマと地殻物質の混染で説明される(秦

巻ほか, 1991)という,本岩類の地球化学的性質

の解釈とも整合する.

4.7Ma一現在のサブステージ4Bになると,布

施傾動地塊の形成につづいてアルカリ玄武岩質火

山活動が断続的に起こった.アルカリ玄武岩類は,

4.7-2.4Maに断続的に活動した大峯層群と1.3-

0.6Maの西郷層群に大別される.単成火山群を

形成する大峯層群の玄武岩中にはマントルまたは

地殻に由来する超塩基性～塩基性捕獲岩片が普通

に含まれる.単成火山群は引張応力場で形成され

やすい(中札1989).すなわち,単成火山群が

形成される場はマグマの供給路が確保しやすい場

ということであり,引張応力場はマグマの供給路

であるフラクチャーが発達しやすいことによる.

また,隠岐島後の火山岩の中で大峰層群はSr同

位体比の最低値(0.70517-0.70446)を示す(蘇

巻ほか, 1991).これらの特徴は,大峯層群をも
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たらしたアルカリ玄武岩マグマは地下深部から急

速に上昇してきたことを意味し,隠岐島後は当時,

引張応力場にあった可能性を強く示唆している.

これは,当時広域的には圧縮応力場にあったとす

る考えと矛盾する.たしかに広域圧縮応力場にあっ

ても,地殻表層部に局所的な引張応力場が形成さ

れ,そこでの開口割れ目系を通してマグマが地表

に噴出する場合も認められるが(高橋, 1992),

このモデルではマントルまたは下部地殻に由来す

る超塩基性～塩基性捕獲岩片を含む地下深部から

のアルカリ玄武岩マグマのスムースな上昇・噴出

は説明が困難である.

島後における大峯層群の形成に先立つ布施傾動

地塊の成長過程を制御した応力場は不明である.

しかしながら,その北東延長にあたる隠岐リッジ

と隠岐トラフの境界断層がFig. 55 (田中・小草,

1981)に示されるように正断層であるとすると,

NW-SE方向の水平引張応力場であったと推論さ

れる. Ingle (1992)はおよそIOMa以降,日本海

南東部～南西部が水平圧縮応力場にあったとして

いるが(Fig. 48),少なくとも隠岐島後を含む日

本海南西部の一部では5-2.5Maの期間にわたっ

て引張応力場となり,大規模な傾動地塊運動が進

行するとともに, ′アルカリ玄武岩マグマが起源マ

ントルから急速に上身したものと推論される.

Ⅳ.まとめ

この論文では,隠岐島後の新生界の層序・地質

構造にもとづいて堆積一道構史を復元し,日本海

南西部における地形的・構造的起伏の起源および

隠岐島後における火山活動の造構的背景を考察し

た.その主な結論は次のようにまとめられる.

1)隠岐島後の地質系統は,下位から,先第三系

基盤岩類,第三系の時張山累層(26-23Ma)島

後層群(20-10Ma主隠岐層群(6-5.4Ma)大

峯層群(4.4-2.4Ma)および第四系の西郷層群

(1.3-0.6Ma)尼寺山磯層(中期～後期更新世)

に区分される.

2)隠岐島後の地質構造は,次の5つの基本構造

が順次重複してできあがった複雑な複合構造から

なる;先第三系基盤岩類のドーム構造,時張山累

層が形成するコールドロンを中心としたドーム構

逮,島後層群が埋積するNE-SW方向の地溝構造,

隠岐層群が形成するドーム構造と周縁向斜構造お

よび北東半部を支配する北西傾斜の傾動地塊構造

とその縁辺摸曲構造.

3)隠岐島後の新生代堆積一造構史は次の4つの

主要ステージに区分され,それらは大振幅のテク

トニックな昇降運動,ユースタシーおよび火山活

動によって支配されていた;

ステージ1

ステージ2

2A-1

2A-2

2B

ステージ3

ステージ4

:陸弧(26-23Ma)

:リフティング(20-10Ma)

:リフティング開始(20-16.8Ma)

:海　進(16,8-15Ma)

:深海化(15-10Ma)

:隆起・陸化(10-6Ma)

:島弧(6Ma　現在)

4A :ド-ミング(6-5.5Ma)

4B :傾動(5.5Ma一現在)

4)隠岐島後の堆積一造構史は,漸新世末～中新

世初期の陸弧火山活動の後,前期中新世後半～中

期中新世にはリフティングとそれに続く深海化お

よびバイモーダル火山活動といった日本海域に共

通する経緯をたどった.ところが後期中新世以降

は隆起に転じ,対馬方向の隆起運動,アルカリ質

酸性～中性火山活動にともなうドーム状隆起およ

び隠岐リッジ方向の傾動地塊運動を経て,今日み

られる隆起地形が完成した.このように,少なく

とも隠岐島後およびその周辺に関する限りでは,

その隆起構造が前期～中期中新世(25-16Ma)

に想定されている日本海のopening過程で一斉に

形成され,それ以降変化しなかったというもので

はなく,それぞれに固有な歴史的形成過程を経て

生成し,また変化を遂げてきた.日本海域にみら

れるさまざな起伏地形の起源もおそらく単純では

なく,それぞれの形成過程を具体的に復元してい

く必要があろう.

5)隠岐島後における堆積-造構史の中で,ステー

ジ1,サブステージ2Aおよびステージ4は活発

な火山活動で特徴づけられ,それぞれ陸弧火山活

動,リフティングにともなう火山活動および島弧

火山活動と呼ばれ,カルクアルカリ質-アルカリ

質(シ・ヨショナイト)-アルカリ質(アルカリか

んらん石玄武岩)と時代を追って変化した.また

7Sr/86Sr比は,約5Ma以前の0.712-0.707の高

い値から,それ以降の0.706-0.704の低い億へ変

化した後,最後にまたやや高くなる傾向が認めら

れる(藤巻ほか, 1991).各ステージの火山活動
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のうち,塩基性の火山活動はNE-SW方向の断裂

系の活動に,また酸性～中性火山活動はドーム状

構造の形成に関連しており,これは火山活動が地

殻の応力状態に規制されていることを示すもので

・3t」
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Summary

The Japan Sea is a marginal basm formed through backarc basin opening during the early

to middle Miocene. It is composed of topographic depressions (basin) and highs (ridge, sea

mount and rise) and shows obvious large topographic irregularities. The crust of marginal basin

is understood to be a mosaic consisting of fragmental continental crust, rifted continental crust,

extended continental crust, and newborn oceanic crust. The crust of Oki-Dogo Island, which in

one of the topographic high in the southwestern Japan Sea, is considered to be a fragmental

continental crust without marked disturbances during the opening process of the backarc basin.

In the Oki-Dogo Island, a thick series of Tertiary and Quaternary strata have developed

covering unconformably the crystalline basements. They are classified into the following five

groups: the upper Oligocene to lowermost Lower Miocene Tokibariyama Formation, the Lower

to Middle Miocene Dogo Group, the uppermost Upper Miocene Oki Group, the Pliocene Omine

Group, and the Pleistocene Saigo Group and Holocene Nijiyama Gravel Beds. They form

structural association of dome and graben structures.

The Tokibariyama Formation, mostly composed of calc-alkaline volcanics, was deposited in

relation to the formation of Tokibanyama cauldron located on the Oligocene volcanic front. The

Dogo Group was deposited in and around the Dogo graben which is closely connected to the

Japan Sea rifting. It is made up of alkali basalts (shoshonite) and acid pyroclastics in the lower

part, and of the clastic and biosiliceous sediments deposited in the paralic and shallow- and

deep-marine environments, in the upper part. The Oki Group closely related to the formation of

the Tsuzuraoyama dome structure is represented by thick piles of subaerial felsic alkaline

volcanic rocks with small amount of shallow marine elastics in the lowermost part. The Omine

Group forms monogenetic volcanoes which mostly consist of alkali basalts with mafic and

ultramafic xenoliths erupted on the Fuse tilted block, tilting gently toward northwest in the

northeastern part of the island. The Saigo Group is composed of alkali basalts and the Nijiyama

Gravel Beds consist of terrace deposits. They are distributed in the limited area of the

souththern part of the island.

According to the tectono-sedimentary history reconstructed by the author, the Oki-Dogo area

has experienced the continental-arc type volacanism of the latest Oligocene to earliest Miocene

age, and the rifting with bimodal volcanism and subsequent subsidence, down to middle b由一thyal

zone of early Early to Middle Miocene age. These processes are characteristic of the rifted and

the extended continental crusts in tha Japan Sea. Since the Late Miocene, the three-step

successive tectono-magmatic uplifting processes have transformed the Oki-Dogo area into an

island which projects above the sea surface.

In conclusion, the Oki-Dogo Island is not a simple piece of continental crust that fragmented

through the opening process of the Japan Sea, but the results of a complex evolutionary process,

which involves the earlier rifting and deep subsidence followed later on by tectono-magmatic

uplifting. Such multi-phased and superimposed formative porcesses of the Oki-Dogo Island may

imply that various structural highs in the Japan Sea also have their respective evolutional

histories, and that tectono-sedimentary histories should be individually reconstructed to elucidate

the origins of topographic and structural highs. Correlations between the variation in the

character of volcanism and tectonic events can be due to changes in the tectonic status of the

crust.
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