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地質調査総合センターは 1882年に創設されて以来，国土の地球科学的実態を解明するための調査研究を行い，その成果
の一部として様々な縮尺の地質図を作成・出版してきた．その中で 5万分の 1地質図幅は，自らの調査に基づく最も詳細
な地質図シリーズの一つで，基本的な地質情報が網羅されている．大河原地域の地質図幅の作成は，この 5万分の 1地質
図幅作成計画の一環として行われたもので，国土の地質実態把握のみならず，環境保全，地質災害軽減対策等の基礎資料
として活用されることを目的としている．
大河原地域における地質図幅の作成は，平成 29年～令和 3年度に行った野外調査と室内研究の成果に基づいている．大
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当して研究報告を執筆するとともに地質図作成を担当した．研究報告及び地質図の全体的なとりまとめは中村が行った．
大河原地域の大部分を占める赤石山地主稜線部は，車両が通行できる道路が存在しておらず，ほぼ全てのルートでテン
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ただいた．大鹿村地域内の地質調査では，高橋啓太氏（当時新潟大学大学院生）と平瀬哲夫氏（大鹿村在住）に山岳地域の案
内と河川調査に協力いただいた．牧本　博氏（元職員）には，大鹿村地域の地質調査ルートマップ及び岩石薄片試料の提供
を受けた．領家深成変成コンプレックスの苦鉄質岩類の調査にあたっては，手塚恒人氏に情報をいただいた．大鹿村周辺
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長野県大鹿村地域及び伊那市周辺の国有林・保安林内の地質調査には南信森林管理局・南信州地域振興局に，山梨県南
アルプス市及び早川町周辺の恩賜林・国有林内の地質調査には，中北林務環境事務所・山梨森林管理局に便宜を諮ってい
ただいた．林道東俣線の通行許可は，静岡市経済局農林水産部治山林道課管理係に便宜を諮っていただいた．また国有林
の一部は，南アルプス国立公園特別地域及び特別保護地区に指定されているため，南アルプス国立公園特別保護地区内の
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第 1章　地　　形

（中村佳博）

5万分の 1地質図幅「大河原」地域（以降大河原地域と
略記）は，天竜川と釜無川–富士川に挟まれた南北 100 
km，幅 50 kmを超える日本で最大規模の非火山性の山岳
地帯である赤石山地（南アルプス）の中央北部に位置す
る．大河原地域の範囲は，日本測地系で東経 138度 00
分–138度 15分，北緯 35度 30分–35度 40分，世界測地
系で東経 137度 59分 48.9秒–138度 14分 48.9秒，北緯
35度 30分 11.6秒–35度 40分 11.5秒である．大河原地
域西側及び北側の行政区画は，長野県下伊那郡大鹿村を
中心に，豊丘村，松川町，中川村，駒ヶ根市，伊那市の
一部を含む．大河原地域南側及び東側は，静岡県静岡市
葵区，山梨県早川町，南アルプス市の一部が含まれる（第
1. 1図）．

第 1. 1図　地形概略図
背景の地形陰影図は国土地理院の地理院タイルを，行政区画界線及び河川と湖沼の水域・水涯線には基盤地図情報の基本項
目を使用した．緯度経度は日本測地系．A–A’及びB–B’線は，第 1. 3図の地形断面図の位置である．

1. 1　山 地 地 形

赤石山地は，伊那谷と富士川谷に区画された諏訪湖付
近を頂点とする北に尖った楔形の山地である（町田ほか
編，2006）．木曽山脈と赤石山地の境には，伊

い

那
な

谷
だに

活断層
帯と天竜川が形成した河岸段丘で特徴づけられる伊那谷
（伊那盆地）が北北東–南南西方向に分布する（第1. 1図及
び第 1. 2図a–b）．この伊那谷から大鹿村をほぼ南北に流
れる鹿塩川及び青木川までの赤石山地が「伊那山脈」，鹿
塩川及び青木川から東側が「赤石山脈」に地形区分され
ている（町田ほか編，2006）．天竜川から伊那山脈を経て
赤石山脈主稜線の塩見岳及び南隣赤石岳図幅内と大河原
地域の境界付近に位置する荒川東岳までの代表的な地形
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断面図を第 1. 3図に示す．大河原地域は，伊那山脈東側
の一部と赤石山脈に属している（第 1. 1図）．なお国土地
理院が発行する地理院地図では，赤石山地（南アルプス）
全体を，「赤石山脈」として定義している．しかし赤石山
脈の分布やその定義に関する記載がなく，隣接する山地
及び山脈との地形区分が不明確である．そのため先行研
究（尾崎・杉山，2018）と同様に，町田ほか編（2006）の地
形区分に従い分類を行っている．
大河原地域では，伊那山脈の主要なピークとして高

たか

森
もり

山
やま

（1,541 m）・大
おお

萱
がや

山
やま

（1,479 m）・大
おお

西
にし

山
やま

（1,742 m）が中央

構造線に沿って北北東–南南西方向に分布する（第 1. 1
図）．また伊那山脈東縁に位置する鹿塩川及び青木川は，
中央構造線の断層活動によって開析が進み，分杭峠から
地蔵峠に沿って深い谷を形成している（第 1. 2図a，第
1. 3図）．
大河原地域の赤石山脈は，標高 3,000 mを超える赤石
山地（南アルプス）主稜線部に位置し，最高峰の間

あい

ノ
の

岳
だけ

（3,190 m）から南へ西農鳥岳（3,051 m），農鳥岳（3,026 m），
塩見岳（3,052 m），南隣赤石岳図幅との境界部に位置する
荒川三山（荒川前岳；3,068 m・中岳；3,084 m・東岳；

第 1. 2図　代表的な山岳地形の写真
（a）伊那山脈の遠望．中央構造線にそって直線的な断層谷が形成されている．伊那山脈東縁の急崖は鹿塩マイロナイトから
構成されている．入山付近から南西方向を見て撮影．（b）山梨県側の緩やかな地形と長野県側斜面の急崖．天竜川水系の源
流部は険しい崩壊地となっている．小河内岳から北方向を見て撮影．（c）大河原地域北部の遠望．稜線沿いに登山道が続い
ている．塩見岳東峰から北方を撮影．（d）大河原地域南部の遠望．北北東–南南西方向に 2,700 mを超える直線状の長大な稜
線が連続する．赤石山地南部の静岡県側と山梨県側の山岳地形が遠望できる．西農鳥岳から南方向を撮影．
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3,141 m）まで，3,000 mを超える山頂が 7座分布する（第
1. 1図）．いずれの山稜も四万十付加コンプレックスの岩
石で構成されており，玄武岩・チャート等の比較的風化
に強い岩相と風化に弱い泥質混在岩や砂岩などで比高差
が生じている．そのため赤石山脈主稜線に沿って高低差
は 300–500 mほどある．これらの玄武岩・チャート岩体
は，北北東–南南西走向の姿勢で分布し，3,000 mを超え
る主要な山頂（北岳–塩見岳–荒川東岳）の分布とよく一
致する．
赤石山地における急峻な山岳地形の発達は，第四紀の
急激な隆起と基盤岩の帯状配列を強く反映している．特
に第四紀の急激な隆起については，複数の熱年代学的手
法（ジルコンフィッショントラック年代・アパタイト
フィッショントラック年代・ジルコンHe年代）を組み合
わせた赤石山地の隆起速度の検討が実施されている（末

岡ほか，2011）．赤石山地の東西断面方向で詳細な熱年代
測定が実施され，赤石山地北部地域（特に市野瀬図幅）で
は，約 4 mm/年の隆起及び削剥速度で基盤岩が上昇し，
全体の削剥量は約 330万年前から最大約 10 kmを超える
ことが推定されている（Sueoka et al.，2017）．
赤石山脈主稜線には過去の寒冷期に形成された氷食地
形・岩石氷河等が森林限界（標高 2,650 m付近）を超える
山岳地帯に分布する（池田・西井，2011）．特に大河原地
域内では，間ノ岳周辺斜面及び荒川三山周辺斜面に特徴
的な氷河地形（モレーン・カール地形など）が確認されて
いる（第 1. 4図a，b）．また塩見岳から蝙

こう

蝠
もり

岳にかけて続
く蝙蝠尾根では，四万十付加コンプレックス白根ユニッ
トの泥質混在岩で構成された平滑な岩屑斜面からなる広
大な稜線が形成されている（第 1. 4図c）．同様の緩やか
な平坦地形は，烏帽子岳・間ノ岳・小河内岳・広河内岳

第 1. 3図　赤石山地の地形断面図
天竜川から塩見岳・荒川東岳に向けた地形断面図．A–A’及びB–B’断面線の位置は第 1. 1図を参照．
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南方の稜線沿いで発達している（第 1. 4図c，d）．いずれ
の稜線も，森林限界（標高 2,650 m付近）を超えており，
高地の平坦地形からなる特徴的な山岳地形が北北東–南
南西方向の稜線に沿って多数発達している（第 1. 4図d）．
このような赤石山脈主稜線付近の平坦地形の大半は，周
氷河作用によって形成された高位削剥面と考えられてい
る（須貝，1990；1992）．
また赤石山脈主稜線や黒河山稜線付近には，重力性の
変位地形として線状凹地及び二重（多重）山稜が広く発
達する（松岡，1985；大村・吉本，1986；Chigira and Kiho，
1994；小嶋，2018）．二重（多重）山稜は，稜線が二重ある
いは多重に分岐・並走した地形と定義されている（小嶋，
2018）．これら二重山稜の間は，凹地地形になっている場
合があり，その形態から「線状凹地」または発達場所から
「山上凹地」と呼ばれている（小嶋，2018）．二重（多重）山
稜に挟まれた線状凹地は，岩盤クリープや山体上部の引
張応力場の岩石に発生しやすく，大規模な地すべりや深
層崩壊の前兆地形あるいは，その結果として解釈されて
きた（大村・吉本，1986；檜垣，1996）．岩石物性の異方性
が大きい岩石（スレートなど）が広く分布する場合，顕著

に線状凹地が観察されることが世界各地の山岳地域で知
られており，赤石山地北岳南斜面付近・間ノ岳南側斜面・
農鳥岳南斜面で線状凹地が報告されている（第 1. 5図a；
松岡，1985）．これらの線状凹地壁面には正断層変位に
よって形成された断層粘土の存在が確認されている（松
岡，1985）．
大河原地域では，国土地理院が公開している 5 mメッ
シュ数値標高モデル（DEM）から再構築した傾斜量図及
び疑似カラーCS立体図・航空写真判読の結果を総合して
線状凹地及び二重（多重） 山稜を判読した．CS立体図と
は，標高のメッシュデータから簡便に再構築できる曲率
（Curvature）と傾斜（Slope）を乗算合成した立体図であ
り，汎用GISソフト（ArcGIS，QGIS等）を利用して作成
可能である（戸田，2012；2014）．大河原地域では，青色
濃淡色に変更した曲率図と疑似カラー傾斜量図を乗算合
成し，疑似カラーCS立体図を作成している．この立体図
によってより微地形の凹凸を判読しやすくなっている．
大河原地域ではCS立体図及び傾斜量図から稜線付近の
斜面の一部が下方にずり落ち二本以上の稜線が併走する
地形を判読し，明瞭な変位地形を「二重（多重） 山稜」と

第 1. 4図　代表的な山岳地形写真
（a）間ノ岳南斜面に見られるカール地形．三峰岳山頂から東方向に撮影．（b）荒川東岳に見られるカール地形．荒川東岳東側
丸山から北西方向に撮影．（c）四万十付加コンプレックス白根ユニット泥質混在岩からなる緩やかな稜線が発達する．蝙

こう

蝠
もり

尾根を北方向に撮影．（d）大
おお

籠
こもり

岳
だけ

から白
しろ

河
ごうち

内
だけ

岳にかけての稜線．白色（チャート）と黒色（風化した玄武岩）のコントラスト
で岩相分布が識別できる．広河内岳尾根から南東方向へ撮影．
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第 1. 5図　典型的な二重 （多重）山稜
（a）間ノ岳南傾斜面に形成された線状凹地と三峰岳南側の岩石氷河．西農鳥岳山頂付近から北方向に撮影．（b）北岳南斜面に
発達する二重山稜．中白根山山頂から北方向に撮影．（c）塩見岳南尾根に発達する二重山稜．塩見岳山頂から南方向に撮影．
（d）黒川牧場に発達する線状凹地と窪地に発達した池（天空の池と呼ばれる）．線状凹地の延長上に発達する．

して地質図に表記している．判読した線状凹地及び二重
（多重）山稜は，北岳南側斜面（第 1. 5図b）・塩見岳南稜
線（第 1. 5図c）で稜線に併走する地形の「へこみ」として
現地で確認している．また黒河山頂上付近では，線状凹
地に水が流入することで池（天空の池）が二重（多重）山
稜の間に形成している（第 1. 5図d）．大河原地域におけ
る主要な二重（多重）山稜は，二児山–黒河山–笹山–入山
へ続く標高 2,000–2,250 m稜線・烏帽子岳北方稜線・塩見
岳南方稜線・北荒川岳–新蛇抜山稜線・間ノ岳–西農鳥岳
稜線・荒川三山の荒川東岳（悪沢岳）北方稜線に分布が集
中する．いずれの二重（多重）山稜も南北から北北東–南
南西方向に線状配列しており，基盤岩の走向方向の姿勢
を反映して地表面に明瞭な変位地形を形成している．

1. 2　水　系

大河原地域の水系は，赤石山地主稜線の分水嶺を境に
天竜川水系・大井川水系・富士川水系に大別される（第
1. 6図）．天竜川は，長野県茅野市の八ヶ岳連峰を源流と
して諏訪盆地・伊那谷・遠州平野をへて遠州灘に注ぐ．
天竜川水系を構成する一級河川は，三

み

峰
ぶ

川
がわ

，小渋川，鹿

塩川，青木川などがある．三峰川は，その源流部を南ア
ルプス仙丈ヶ岳南西斜面に持ち，巫

み

女
こ

淵
ぶち

の石灰岩分布地
域周辺で南から北へ 180°ほど流路を大きく変化させる
（第 1. 7図a）．その後，高遠を経由して伊那市下

しも

新
しん

田
でん

で
天竜川と合流する．小渋川は，その源流を南隣赤石岳図
幅内の荒川大崩壊地を起点として，南東から北西方向に
流路を持つ（第 1. 6図）．大河原地区で青木川が，落合地
区で鹿塩川が，小渋川に合流する．鹿塩川及び青木川は，
中央構造線の活動によって形成された断層谷を北北東及
び南南西方向から流れる河川である．その後小渋川は，
深いV字谷をなす小渋峡，更に小渋ダムを経て，松川町
渡
ど

場
ば

付近で天竜川と合流する．小渋川流域には多数の崩
壊地が存在するため，大量の土砂が発生し災害も多発し
ている．そのため小渋川沿いには多数の砂防堰堤が築造
されている．最も上流に位置する七釜砂防堰堤は，仏像
構造線の直上に築造されている．また上

わ

蔵
ぞ

地区には，1954
年に竣工したアーチ式の上蔵砂防堰堤がある（第 1. 7図
b）．この堰堤は，天竜川水系で唯一の石積みのアーチ式
コンクリート構造の設計で，2009年に国の登録有形文化
財（建造物）に登録されている（菅沼，2017）．大井川水系
の大井川は，間ノ岳南斜面を源流として，静岡県中央部
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第 1. 6図　水系
大河原地域における太平洋に流れる 3水系源流部の分布．点線は各水系の分水嶺を示す．

を南北に流れ，様々な河川と合流し駿河湾へ注ぐ．大井
川東俣源流部の農鳥沢及び三国沢では，標高 2,650–2,800 
m 付近から湧水が確認できた（第 1. 7図c）．大井川東俣
は，深いV字谷を形成しながら二軒小屋で，権

ごん

右
え も ん

衛門山
及び塩見岳を源流とする大井川西俣と合流する．大河原
地域の北東部を流れる富士川水系の支流は早川と呼ばれ
ており，上流地域では野呂川と名称が変化する．野呂川
は三

み

峰
ぶ

岳
だけ

北側斜面の岩石氷河周辺を源流として北方へ流
れている（第 1. 7図d）．その後北岳を 180°迂回して南方
に流れ，富士川に合流した後に，駿河湾へ注いでいる．

1. 3　地すべり地形

赤石山地の大規模な地すべりの分布密度は基盤地質に
よって大きく左右されることが知られている（町田ほか
編，2006）．Sugai et al.（1994）によると，三波川変成コン
プレックス（13 %）及び秩父付加コンプレックス（15 %）
で赤石山地に占める地すべりの 28 %が集中しており，領
家深成変成コンプレックス（1.5 %）や四万十付加コンプ
レックス（本報告における赤石及び白根ユニット；3.1 %）
の地すべり分布密度に対して突出して分布密度が高い．

大河原地域内でも三波川変成コンプレックス及び秩父付
加コンプレックスの分布域に地すべり地形が集中的に分
布することが，防災科学研究所発行の地すべり地形分布
図（1/50,000）で報告されている（清水ほか，2001）．
地すべり地形の抽出は，国土地理院が公開する 5 m
メッシュDEMから再構築した傾斜量図（第 1. 8図）及び
疑似カラーCS立体図・航空写真判読の結果を総合して行
なった．大河原地域の地すべり地形に関しては，空中写
真判読によって作成された地すべり地形分布図
（1/50,000）が，防災科学研究所によって刊行されている
（清水ほか，2001）．この地すべり地形分布図では，地す
べり移動体が完全に分離した状態になっていない地すべ
りや，輪郭がかなり失われた地すべりも抽出されている．
そして地すべり移動体の末端は麓の河床まで達するもの
として，地すべり移動体が表現されている．しかし一般
に，航空写真判読や傾斜量図から地すべり移動体の末端
位置を決定するのは困難である．そこで遠藤・横山
（2019）に従い，地すべり移動体と確実に認定できる緩斜
面からの勾配の変わり目（遷急線）のやや下方に，地すべ
り移動体の境界が存在すると判断して地すべり移動体の
形状を抽出した．大河原地域では，傾斜量図・疑似カラー
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第 1. 7図　典型的な水系及び地形
（a）巫

み

女
こ

淵
ふち

に分布する石灰岩露頭．（b）小渋川上
わ

蔵
ぞ

地区に現存するアーチ式堰堤．（c）三峰岳付近三国沢上流部の涸れ沢．大井
川の源流部に相当する．（d）野呂川（早川）源流部の遠景．登山道から東方を撮影．岩塊が舌状に分布している箇所は，三峰
岳北方の岩石氷河地形．

CS立体図及び航空写真で地すべり地形が識別できる場
合に，側方崖・滑落崖及び地すべり移動体を地質図に表
記している．更に明瞭な緩斜面（特に牧場・田畑・集落）
で地すべりによって形成された多数の岩屑を野外で確認
している場合は，個別に地すべり堆積物（ld）として地質
図に表記している．なお滑落崖の開析が進んでいる場合
は，上方の滑落崖を認定せずに地すべり移動体のみを地
形から認定している場合もある．大鹿村上蔵地区周辺に
分布する典型的な地すべり地形を第 1. 9図に示す．疑似
カラーCS立体図及び空中写真判読の結果，複数の小規模
な地すべり移動体と小尾根・側方崖から構成される地す
べりが一つの大きな滑落崖内に観察された．大河原地域
の 5万分の 1地質図スケールでは，縮尺の関係上このよ
うな複合的な地すべり移動体を簡略化して表記している
が，実際の内部構造はより複雑で複数の地すべり移動体
と小尾根や側方崖・滑落崖から構成されている．

大河原地域における地すべり地形は，大西山崩壊・鳶
ノ巣崩壊を含む河合・中尾・沢戸・小塩沢・沢井・梨原・
下市場・上市場・上蔵地区で判定されている（中山・木
村，1982）．また他の代表的な地すべり地形（例えば入沢
井，入

にゅう

谷
や

，向山牧場）は，稜線沿いから遠望すると全景
が観察可能である（第 1. 2図a）．本報告では，疑似カラー
CS立体図から明瞭な地すべり地形を，引の田・北の原・
栂村山北方・向山牧場・入谷・北川牧場に判定した．沢
井地区では周期的変形を伴いながら地すべり移動体の滑
動（岩盤クリープ）が 1980年頃から観測されている（中
山・木村，1982）．このように大河原地域では定常的な岩
盤クリープを引き起こしている地すべりが複数報告され
ており，防災上の観点から多数の地すべり対策工事が実
施されている（詳細は第 10章にて紹介する）．
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第 1. 9図　5 mメッシュ数値標高モデルを利用した疑似カラーCS立体図
大鹿村上蔵地区の地すべり地形．崩落崖と複数の地すべり移動体，側方崖や滑落崖の分布が疑似カラーの地形コントラスト
として明瞭に観察される．

第 1. 8図　5 mメッシュ数値標高モデルから構築した大河原地域の傾斜量図
傾斜 20°以下の緩斜面は，大鹿村中央部の三波川変成コンプレックス周辺に広く分布する．他の地域は傾斜 20°以上の険し
い山岳地域で構成されており，東西方向で明瞭な地形コントラストが表現されている．緯度経度は日本測地系．白枠 （a），
（b），（c）は，中央構造線沿いの疑似カラーCS立体図作成地点の第 9. 7図a，b，cに対応する．
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第 2章　地質概説

（中村佳博・山崎　徹・宮崎一博・高橋　浩）

2. 1　既存の地質図

大河原地域を含む産業技術総合研究所地質調査総合セ
ンター発行の広域地質図としては，50万分の 1地質図幅
「東京（第 2版）」（広川ほか，1966）と 20万分の 1地質図幅
「甲府」（尾崎ほか，2002）が発行されている．また 20万分
の 1特殊地質図幅「中部地方領家帯地質図」（山田ほか，
1974）が大河原地域の一部を含む．大河原地域周辺では，
20万分の 1地質図幅「飯田（第 2版）」（山田ほか，1990），
20万分の 1地質図幅「静岡及び御前崎（第 2版）」（杉山ほ
か，2010），5万分の 1地質図幅「市野瀬」（河内ほか，
1983）・「高遠」（牧本ほか，1996）・「赤穂」（村山・片田，
1958）・「飯田」（河田・山田，1958）・「身延」（尾崎・杉山，
2018）が刊行されている．
地質調査総合センター以外から出版されている大河原
地域を含む地質図としては，10万分の1下伊那地質図（下
伊那地質誌編集委員会，1976），20万分の 1「中部地方土
木地質図」（中部地方土木地質図編纂委員会編，1992），5
万分の 1天竜川上流域地質図（天竜川上流域地質図調
査・編集委員会，1984），20万分の 1長野県地質図（長野
県地学会編，1962；富沢編，1976），長野県デジタル地質
図 2015（長野県地質図活用普及事業研究会編，2015），20
万分の 1表層地質図「長野県」（経済企画庁総合開発局
編，1974），20万分の 1表層地質図「山梨県」（経済企画庁
総合開発局編，1973），20万分の 1表層地質図「静岡県」
（経済企画庁総合開発局編，1971），5万分の 1表層地質図
「赤石岳・身延・大河原・鰍沢」（静岡県編，1994），5万分
の1表層地質図「大河原・鰍沢」（山梨県編，1993）がある．

2. 2　地 質 区 分

長野県南部地域及び大河原地域の地質概要を第 2. 1図
と第 2. 2図に，地質総括図を第 2. 3図に示す．大河原地
域が位置する赤石山地北部は，秩父付加コンプレック
ス・下部白亜系（戸台層）・三波川変成コンプレックス・
四万十付加コンプレックス・領家深成変成コンプレック
ス・第四系から構成される（第 2. 1図）．大河原地域の地
質区分は，大河原地域を南北に縦断する中央構造線に
よって，西側の西南日本内帯と東側の西南日本外帯に大
きく分けられる．内帯側には，後期白亜紀火成活動とそ
れに伴う高温低圧型変成作用によって形成された領家深
成変成コンプレックスが分布する．領家深成変成コンプ

レックスは，中央構造線に近づくにつれて強い延性変形
を被り，大河原地域内で幅 1 kmにわたる大規模な延性変
形帯（鹿塩せん断帯）を形成する．外帯側には，大陸縁辺
部の沈み込み帯で形成された三波川変成コンプレックス
（白亜紀から古第三紀に低温高圧型変成作用で形成され
た変成岩）・秩父付加コンプレックス（主にジュラ紀の付
加体を主体とし，一部低温高圧型変成作用を被る）・
四万十付加コンプレックス（白亜紀の付加体）が帯状に
配列する．三波川変成コンプレックス及び秩父付加コン
プレックスの境界に発達する戸台構造帯内部には，汽
水–浅海成の下部白亜系戸台層がレンズ状に挟まれる．い
ずれの地質体も幅数kmの狭長な分布を示し，帯状構造の
分布幅が西南日本の四国や紀伊半島に比べて狭いのが赤
石山地の特徴である．

2. 3　秩父付加コンプレックス

秩父付加コンプレックスは，関東山地から南西諸島に
わたり東西に約 1,500 kmの狭長な分布を示す秩父帯に属
し，ジュラ紀から前期白亜紀の付加コンプレックスから
構成される地質体である．
大河原地域の秩父付加コンプレックスは，岩相層序の
特徴から三峰川・豊口山・寺沢ユニットに区分される．
三峰川ユニットを構成する主要岩類は，泥質混在岩を主
体に数mm以下の岩片から数km以上の石灰岩・玄武岩・
砂岩及びチャートの大規模岩体をレンズ状に挟む．豊口
山ユニットを構成する主要岩類は，泥質混在岩を主体と
し，大規模な石灰岩体及び玄武岩火山砕屑岩の小–中規
模岩体をレンズ状に挟む．寺沢ユニットを構成する主要
岩類は，変成チャートと泥質千枚岩からなり，変成砂岩・
片状変成玄武岩火山砕屑岩及び塊状変成玄武岩の小–大
規模岩体をレンズ状に挟む．
大河原地域中央南部に位置する塩川・小渋川地域で
は，東側へ緩く傾斜する低角度な地質構造で複数のシン
フォーム・アンチフォームを形成しながら，三峰川ユ
ニットを欠き，寺沢ユニットと豊口山ユニットが分布す
る（第 2. 2図）．寺沢ユニットの下限は，湯オレ沢断層に
よって三波川変成コンプレックス釜沢ユニットと断層関
係で接する．寺沢ユニットと豊口山ユニットは，小黒山
断層によって断層関係で接している．豊口山ユニットの
上限は，仏像構造線によって，四万十付加コンプレック
ス赤石ユニットと接している．大河原地域中央北部に位
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第 2. 1図　長野県南部地域の地質概要
20万分の 1日本シームレス地質図V2（産業技術総合研究所地質調査総合センター編，2022）を利用して作成した．5万分の 1
「大河原」図幅範囲を黒枠で示す．大河原地域周辺で報告されている放散虫年代（1伊藤・中村，2021；2金本・大塚，2000a）及
び泥質片岩・砂質片岩・砂岩の砕屑性ジルコンU–Pb年代（3常盤ほか，2018；4志村ほか，2021；5杉本ほか，2019）の採取地
点を併記している．緯度経度は日本測地系．構造線以外の断層線及び地質境界線は，縮尺の関係上，同じ線の太さで示して
いる．

リー石+アクチノ閃石+緑泥石の変成鉱物組み合わせが
普遍的で，ナトリウム角閃石も稀に観察される．豊口山
ユニットは，パンペリー石+アクチノ閃石+緑泥石の変
成鉱物組み合わせが寺沢ユニット同様に観察できるが，
ナトリウム角閃石が欠如する．三峰川ユニット下部は，
パンペリー石+変成単斜輝石+緑泥石の変成鉱物組合せ
が出現する．以上の変成苦鉄質岩類の鉱物共生に基づき，
寺沢ユニットと三峰川ユニットは，パンペリー石アクチ

置する三峰川地域では，中央南部地域と対象的に戸台構
造帯の内部で三峰川ユニットが閉じた褶曲を繰り返しな
がらレンズ状岩体が分布する（第 2. 2図）．三峰川ユニッ
トの上限は，小黒山断層によって豊口山ユニットと，下
限は寺沢ユニットと接している．また三峰川ユニットは，
菰
こも

立
だて

沢
ざわ

断層によって戸台層及び三波川変成コンプレック
ス御荷鉾ユニットと接する．
秩父付加コンプレックス寺沢ユニットでは，パンペ
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第 2. 2図　大河原地域の地質概要
MC：変成コンプレックス，AC：付加コンプレックス．

ノ閃石亜相高圧部の変成作用を被っている．また豊口山
ユニットは，パンペリー石アクチノ閃石亜相の変成作用
を被っている．Kouketsu et al.（2014）を利用した炭質物ラ
マン地質温度計に基づく変成温度は寺沢ユニットで 296 
± 20 ℃，豊口山ユニットで 294 ± 16 ℃，三峰川ユニット
で 284 ± 21 ℃となり，寺沢ユニットから三峰川ユニット
上部に向かって変成温度が低下する傾向がある．寺沢ユ
ニット及び三峰川ユニット下部では，低温高圧型（三波
川）変成作用を示唆する変成単斜輝石やナトリウム角閃

石が観察される一方で，パンペリー石を除く低温高圧型
の変成作用を示す変成鉱物が豊口山ユニットから確認さ
れていない．そのため変成温度は，ほぼ同一（~300 ℃）で
あるが，豊口山ユニットはより低圧条件で変成作用を
被っていた可能性がある．
砕屑性ジルコンU–Pb年代測定に基づく最若粒子年代
は，127.7 ± 4.9 Ma（寺沢ユニット泥質千枚岩，誤差表記
は 2σ）・147.8 ± 5.1 Ma（豊口山ユニット泥質混在岩）・
165.0 ± 5.9 Ma（三峰川ユニット砂岩）である．最若クラス
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第 2. 3図　大河原地域の地質総括図
地質年代値は，最新版のGeological Time Scale v.6.0（Walker and Geissman，2022）に従った．中部地方領家深成変成コンプレッ
クスの代表的な広域・接触変成作用（1Kawakami et al.，2022；2Miyazaki et al.，2023），火成作用（3Takatsuka et al.，2018a；
4Takatsuka et al.，2018b）及び中央構造線の活動史（5Kubota and Takeshita，2008；6Kanai and Takagi，2016；7Kubota et al.，2020；
8Nakamura et al.，2022）を併記している．赤石山地中央構造線の脆性変形タイミングは，9柴田・高木（1988），10Tanaka et 
al.（1995），11杉山ほか（2018），12高木ほか（2019）を引用している．合わせて西南日本外帯の主要な地質イベントであるマイ
ロナイト化を伴う内帯・外帯の接合タイミング（8Nakamura et al.，2022），三波川変成コンプレックスの地表露出タイミング
（13成田ほか，1999），中部地方における中央構造線の屈曲タイミング（14酒向・星，2014；15星，2018）を記載している．最若
粒子年代（YSG）と最若クラスター年代（YC1σ）の 2手法のU–Pb年代の 2σ誤差範囲を各ユニットの最大堆積年代として記載
している．砕屑性ジルコンU–Pb年代と放散虫年代が報告されている場合は，放散虫年代に基づく付加年代幅を採用してい
る．各ユニットで報告または対比される地域で報告されるK–Ar年代を総括し，低温高圧型変成年代として推定している．
戸台層の年代幅は，市野瀬図幅地域の化石年代から推定している．火成作用及び高温低圧型変成年代は，中部地方の領家深
成変成コンプレックスの報告例を総括している．GPlate software（16Müller et al.，2016；17Matthews et al.，2016）に基づく 150 
Maから 40 Maまでの 2つの不動点（140˚E40˚N，135˚E35˚N）における海洋プレート速度（cm/year）及び角度（˚）を計算し併記
している．各ユニットの付加年代に対応する変成年代は黒実線にて記載している．U：ユニット．
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ター年代（YC1σ：Dickinson and Gehrels，2009）は，136.7 
± 2.2 Ma（寺沢ユニット泥質千枚岩，誤差表記は 2σ）・
150.5 ± 2.4 Ma（豊口山ユニット泥質混在岩）・166.5 ± 4.3 
Ma（三峰川ユニット砂岩）である．三峰川ユニットの泥
岩からは，中期ジュラ紀バッジョシアン–前期バトニア
ン期を示唆する放散虫化石群集の報告がある（金本・大
塚，2000a；Matsuoka and Ito，2019）．一方，寺沢ユニット
と豊口山ユニットの泥岩からは，放散虫化石の産出報告
はない．以上の年代データから三峰川ユニット，豊口山
ユニット，及び寺沢ユニットは中期ジュラ紀–前期白亜
紀以降の付加年代を示す（第 2. 3図）．
松岡ほか（1998）の総括により秩父帯は，黒瀬川帯を境
界に北部及び南部秩父帯に区分されている．特に北部秩
父帯の一部（柏木ユニット・上吉田ユニット）は，白亜紀
の低温高圧型（三波川）変成作用を被っている（Hirajima 
and Banno，1989；平島ほか，1992；Endo and Wallis，2017；
Lu et al.，2022）．赤石山地に分布する秩父付加コンプレッ
クスは，これまで赤石山地南部の放散虫層序に基づき南
部秩父帯に属すると報告されてきた（天竜川上流域地質
図調査・編集委員会，1984；村松，1999）．しかし岩相層
序・低温高圧型（三波川）変成作用・砕屑性ジルコン
U–Pb年代に基づく原岩年代を総合的に評価すると大河
原地域の三峰川・寺沢ユニットは，北部秩父帯の上吉田・
柏木ユニット（松岡ほか，1998）に対比される可能性があ
る．一方で仏像構造線に沿って分布する豊口山ユニット
は，大規模な石灰岩岩体の連続・付加年代から従来どお
り南部秩父帯の三宝山ユニット（松岡ほか，1998）に対比
される．

2. 4　下部白亜系戸台層

大河原地域に分布する下部白亜系は，戸台層と呼ばれ，
北北東–南南西走向の横ずれ断層から構成される戸台構
造帯の内部にレンズ状岩体として分布する．戸台層は汽
水–浅海成の地層で，砂岩・礫岩及び泥岩からなり，一
部の層準には円礫チャートからなる礫岩を挟む．大河原
地域内で化石産出の報告例はないが，北隣の市野瀬図幅
地域では，トリゴニア・アンモナイトなどの大型化石が
多産しており前期白亜紀（オーテリビアン期–アプチア
ン期）の堆積年代が推定されている（田代ほか，1986）．大
河原地域における戸台層泥岩の炭質物ラマン地質温度計
を用いたピーク変成温度は，248–296 ℃で平均値は 276 ± 
17 ℃である．この変成温度は，周囲の秩父付加コンプ
レックスや三波川変成コンプレックスが経験した変成温
度よりも有意に低い特徴を示す．

2. 5　三波川変成コンプレックス

大河原地域では，西南日本外帯の三波川帯に属する白

亜紀（一部，古第三紀）の低温高圧型変成作用を被った白
亜紀付加体を三波川変成コンプレックスとした．大河原
地域の三波川変成コンプレックスは原岩岩相と変成度に
基づき，1）御荷鉾ユニット，2）釜沢ユニット，3）黒川沢
ユニットに区分される．また黒川沢ユニットは，岩相組
合せと変成度から上部，中部，下部に細分される．
御荷鉾ユニットは，塊状変成玄武岩溶岩と片状変成玄
武岩火山砕屑岩からなる変成玄武岩類を主体とし，超苦
鉄質岩類・変成斑れい岩・変成チャートを伴う．釜沢ユ
ニットは，泥質千枚岩を主体とし，小–大規模岩体の苦
鉄質千枚岩・塊状変成玄武岩・変成砂岩・変成石灰岩・
変成チャートをレンズ状に挟む．黒川沢ユニットは，泥
質片岩を主体とし，小–大規模岩体の苦鉄質片岩・超苦
鉄質岩類・変成斑れい岩・珪質片岩を伴う．露頭規模で
砂質片岩や石灰質片岩も苦鉄質片岩や泥質片岩中に挟ま
れる．
三波川変成コンプレックスには，大きな有限歪みを伴
う延性変形により主片理Siが発達する．大河原地域の変
形段階は，主片理形成の変形段階Diを基準に，Di-1，Di，
Di+1，Di+2の 4段階に区分した．三波川変成コンプレック
スの各ユニットのユニット境界は，主片理Siにほぼ平行
であり，大きな有限歪みを伴う延性変形により各ユニッ
トが接合したものと考えられる．
大河原地域の三波川変成コンプレックスは，泥質片岩
及び泥質千枚岩の鉱物組合せを用いて，相対的に低温の
緑泥石帯と高温のざくろ石帯に分帯できる．ざくろ石帯
は，黒川沢ユニット下部に対応し，黒川沢ユニット中部・
上部，及びその他のユニットは全て緑泥石帯に属する．
また変成苦鉄質岩の鉱物共生から，御荷鉾ユニット，釜
沢ユニット，黒川沢ユニット上部がパンペリー石アクチ
ノ閃石亜相高圧部，黒川沢ユニット中部と下部が緑色片
岩相と緑れん石青色片岩相の漸移帯の変成作用を被った
と推定される．泥質片岩中の炭質物を利用した変成温度
は，黒川沢ユニットから秩父付加コンプレックス三峰川
ユニットへ向かい~400 ℃から 235 ℃まで低下する
（Nakamura et al.，2023）．一方，釜沢ユニットの一部で再
度変成温度が 313 ± 32 ℃まで上昇する部分がある（試料
数は 22試料；Nakamura et al.，2023）．
黒川沢ユニット・釜沢ユニットの泥質片岩及び泥質千
枚岩から得られた砕屑性ジルコンU–Pb年代の最若粒子
年代（YSG）は構造的下位の黒川沢ユニットざくろ石帯
から釜沢ユニットに向かって，70.7 ± 1.5 Maから 111.1 ± 
1.9 Ma（泥質片岩及び泥質千枚岩，誤差表記は 2σ）まで変
化する．同様に最若クラスター年代（YC1σ）も，71.2 ± 0.9 
Maから 115.9 ± 2.0 Ma（泥質片岩及び泥質千枚岩，誤差表
記は 2σ）まで変化する．黒川沢ユニット・御荷鉾ユニッ
トの再結晶白雲母のK–Ar年代から推定される三波川変
成作用の年代は，65.9–63.1 Ma（黒川沢ユニットざくろ石
帯；柴田・高木，1988），105.4 ± 6.3 Ma（御荷鉾ユニット；
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渡辺ほか，1982）と報告されている（第 2. 3図）．
これらのユニット群のうち，大河原地域中央部を縦断
する菰立沢断層の東側では，秩父付加コンプレックス寺
沢ユニットと御荷鉾ユニットは，釜沢ユニットの構造的
上位に累重する．一方，菰立沢断層の西側では，御荷鉾
ユニットは黒川沢ユニットの構造的上位に累重する（第
2. 2図）．寺沢ユニットと御荷鉾ユニットの関係及び釜沢
ユニットと黒川沢ユニットの直接の関係はわかっていな
い．大河原地域の三波川変成コンプレックスの各ユニッ
トは，大河原地域で観察される累重関係，変成相系列の
解析，変成年代，砕屑性ジルコンU–Pb年代，及び関東山
地及び四国中央部の三波川帯及び秩父帯の変成岩類との
対比から，構造的下位から上位へ，黒川沢ユニット下部，
黒川沢ユニット中部，黒川沢ユニット上部，釜沢ユニッ
ト，御荷鉾ユニットの順に累重していると推定される．

2. 6　四万十付加コンプレックス

四万十付加コンプレックスは，関東山地から南西諸島
まで 1,500 km以上にわたり連続的に分布する白亜紀から
古第三紀に形成した四万十帯に属する付加コンプレック
スである．赤石山地の四万十帯は四万十主帯と瀬戸川帯
に区分され，四万十主帯は構造的下位から赤石層群・白
根層群・寸又川層群・犬居層群・三倉層群に区分される 
（Kano and Matsushima，1988；尾崎・杉山，2018）．従来は，
地質単元として層群が使用されてきたが，大河原地域で
は層群を層へ変更し，構造層序単元名として「ユニット」
を用いる．大河原地域の四万十付加コンプレックスは，
岩相層序の特徴から赤石ユニットと白根ユニットに区分
される．赤石ユニットの下限は，仏像構造線によって秩
父付加コンプレックス豊口山ユニットと断層関係で接す
る．赤石ユニットと白根ユニットは，南北から北東–南
西走向の東傾斜で分布し，両者は北沢峠断層で境される
（第 2. 2図）．
赤石ユニットは，砂岩及び砂岩泥岩互層から構成され
ており，稀にチャートを含む．層理面及び主片理面は，
北北東–南南西走向で主に東へ約 30–80˚の傾斜を示す地
質構造を示す．大河原地域で堆積年代を推定する年代値
の報告はないが，赤石山地南部遠山川流域の赤石ユニッ
トでは，泥岩及び珪長質凝灰岩から放散虫化石群集が報
告（村松，1995；1997）されており，堆積年代は，アルビ
アンからセノマニアン期と推定されている（竹谷，1995；
常磐ほか，2018）．また砂岩中の砕屑性ジルコンU–Pb年
代測定に基づく最若粒子年代（YSG）は，114.1 ± 1.6–100.8 
± 1.2 Ma（誤差表記は 2σ）である．また最若クラスター年
代（YC1σ）は，125.8 ± 1.6–107.5 ± 1.5 Ma（誤差範囲は 2σ）
と見積もられ，いずれも放散虫化石年代と調和的である
（常盤ほか，2018；第 2. 3図）．
白根ユニットは，泥質混在岩主体で，砂岩・チャート

及び珪長質凝灰岩・石灰岩・玄武岩及び玄武岩火山砕屑
岩をレンズ状に挟む．泥質混在岩に含まれるチャート，
珪長質凝灰岩及び玄武岩のレンズ状岩体は北北東–南南
西方向から北東–南西方向の姿勢を示し，3,000 mを超え
る標高の荒川東岳・塩見岳・白河内岳の山頂付近に特徴
的に分布する．赤石山地南部で産出する放散虫化石群集
から推定される白根ユニットの堆積年代は，後期アルビ
アン期から前期マーストリヒチアン期が推定される（村
松，1995；1997；1998）．この中でも大河原地域の白根ユ
ニットに対比されるユニット 3–5の放散虫化石年代は，
前期コニアシアン期から前期マーストリヒチアン期が推
定されている（村松，1995）．また泥質混在岩に狭挟する
砂岩の砕屑性ジルコンU–Pb年代の最若粒子年代（YSG）
として 68.4 ± 4.3 Ma，最若クラスター値（YC1σ）として
70.8 ± 1.8 Ma（誤差範囲は 2σ）が大河原地域で得られた
（第 2. 3図）．

2. 7　領家深成変成コンプレックス

領家深成変成コンプレックスは，中央構造線に沿って
西南日本内帯におよそ 800 kmにわたって帯状に分布す
る．領家帯に属し後期白亜紀の高温低圧型変成作用を
被った変成岩類とこれに貫入する火成岩類からなる地質
体である．大河原地域では，領家深成変成コンプレック
スを構成する変成岩類のことを領家変成岩類，深成岩類
のことを領家深成岩類と呼ぶ．中部地方の領家変成岩類
は，美濃帯のジュラ紀付加コンプレックスを原岩とし
（例えば，牧本ほか，2004），102–89 Ma頃にピーク変成作
用を被っている（鈴木ほか，1994；Suzuki et al.，1994；
Takatsuka et al.，2018a，b）．現在地表に露出している領家
変成岩類で最も変成度の高い部分は，ざくろ石+菫青石
の変成鉱物組合せで特徴づけられ，その温度・圧力は
4.3–5.7 kbar・715–801 ℃と見積もられている（Miyazaki，
2010）．領家深成岩類は，ピーク変成作用と同時期に始ま
る 99–84 Maの火成活動，それに引き続く 81–75 Maと
75–69 Maの，3つの時期の火成活動の産物から構成され
ているとされる（Takatsuka et al.，2018b）．大河原地域の領
家深成変成コンプレックスは，南北に流れる鹿塩川及び
青木川より西に分布し，その西方は飯田地域図幅に連続
する．領家変成岩類は，主として変成泥岩から構成され，
変成砂岩・変成珪質岩を伴う．いずれも領家深成岩類中
の捕獲岩体として産し，領家深成岩類による接触変成作
用を被っている．これらの変成岩捕獲岩体は，変成泥質
岩の鉱物組合せに基づき，ざくろ石+菫青石+カリ長石
の組合せを主体とするカリ長石菫青石帯 Iと，カリ長石+
菫青石+珪線石の組合せを主体とするカリ長石菫青石帯
IIとに区分される．カリ長石菫青石帯 IIは小渋湖から高
森山を結ぶ地域より南東の伊那山脈の稜線付近及び小渋
川桶

おけ

谷
や

橋付近の苦鉄質岩体周辺に産し，カリ長石菫青石
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帯 Iはそれ以外の地域に産する．
大河原地域の領家深成岩類は，貫入の順に，非

ひ

持
じ

トー
ナル岩，生田花崗岩，南

みな

向
かた

花崗岩及び苦鉄質岩類から構
成される．南向花崗岩と苦鉄質岩類とは同時期に活動し
ている．大河原地域及び周辺地域から報告されている固
結年代に基づくと，非持トーナル岩は約 86 Ma，生田花
崗岩は約 78 Ma，南向花崗岩及び苦鉄質岩類は 73–71 Ma
頃に貫入・定置した（坂島ほか，2000；Yokoyama et al.，
2016；Nakamura et al.，2022）．これら地質単元としての各
岩型は，ところにより片麻状構造の程度や粒度，そして
構成鉱物量比が異なり，異なる岩型間で酷似した岩相が
含まれる場合がある．そして，このことが，先行研究に
おける岩相の帰属や相互関係の認定の不一致をもたらし
ている．こうした経緯や，構成岩相及びそれらの関係の
詳細については，第 7章で記述し，ここでは岩型を特徴
づける代表的な岩相と産状の概要を述べる．非持トーナ
ル岩は主として片麻状角閃石黒雲母トーナル岩から構成
され，特徴的に有色鉱物に富む薄層と無色鉱物に富む薄
層とが数mm間隔で繰り返す縞状構造を示す．生田花崗
岩は弱片麻状角閃石黒雲母花崗閃緑岩を主体とし，粗粒
の褐れん石を多量に含むことで特徴づけられる．南向花
崗岩は片麻状角閃石含有黒雲母モンゾ花崗岩を主体と
し，分布域北西部の四徳川流域に分布する細粒相と，主
として南東部に広範に分布する粗粒相とに区分される．
細粒相では一般に，また，粗粒相ではところにより，片
麻状構造が弱く塊状に近い岩相を示すことがある．細粒
相・粗粒相ともに苦鉄質岩類と密接に産し，液状態で共
存した産状を示す．苦鉄質岩類も細粒相と粗粒相とに区
分され，それぞれ，単斜輝石含有角閃石斑れい岩と角閃
石斑れい岩及びコートランダイト等から構成される．こ
れらの深成岩類は大局的に北西側が地殻浅部，南東側が
より深部に貫入・定置したと考えられる．領家深成岩類
中の片麻状構造は変成岩捕獲岩体中の片理と調和的で，
西から東に向け，中央構造線の構造に収斂する．

2. 8　第 四 系

大河原地域の第四系は，段丘堆積物，地すべり堆積物，
岩石氷河堆積物，沖積錐堆積物，谷底低地堆積物及び現
河床堆積物に区分される．
大河原地域に分布する段丘堆積物は，大鹿村塩川・鹿
塩川合流部の左岸，大鹿村落合地区，大鹿村釜沢地区に
分布する．釜沢地区で確認されている段丘堆積物の層厚
は約 3 mである（国土地盤情報検索サイトKuniJiban，
2023）．段丘堆積物は，暗灰色の砂礫層からなり，基質は
中砂（0.25–0.85 mm）で直径 0.5–3 cm程度の亜角–亜円礫
からなる．大河原地域で認定した段丘面の比高は約 3–10 
mであり，伊那谷地域と対比すると，小渋川沿いに分布
する低位段丘面である「追引面」に対比される．この低位

段丘面は，赤バミと呼ばれる新期御岳上部テフラ層の下
部を構成するテフラの三岳スコリア層（MtS：竹本ほか，
1987；別名：Pm-IV）に覆われる辻沢面よりも新しい段丘
面として対比されている（田中・寺平，1983）．MtSの年
代は約 5.7万年前とされていることから（竹本ほか，
1987），追引面はこれよりも新しい段丘面と判断される．
以上の天竜川地域の段丘面区分を基に，大河原地域に分
布する段丘堆積物を上部更新統と推定した．
大河原地域では，多数の地すべり移動体が三波川変成
コンプレックス及び秩父付加コンプレックス分布地域に
顕著に発達する．明瞭な緩斜面かつ野外（特に集落・田
畑・牧場）で崩落した岩屑を複数確認した場合に，地す
べり堆積物として地質図に表記している．一方で，地形
判読のみで明瞭な崩落崖と地すべり移動体を判読した場
合は，点線で地すべり移動体の分布や形状を表記してい
る．地すべり堆積物は，一般的に淘汰の悪い岩屑（礫，砂
及びシルト）からなる．岩屑の種類や形状は基盤岩であ
る三波川変成コンプレックスや秩父付加コンプレックス
の変成玄武岩・変成斑れい岩・超苦鉄質岩・苦鉄質片岩・
泥質片岩・泥質千枚岩等の岩相に左右される．大鹿村入
谷地区では，地すべり対策工事として 76箇所のボーリン
グ調査が実施されており，地すべり体移動体内部の堆積
層の厚さは，崩落崖周辺のボーリングコア試料では地す
べり基底面から 10 m以下，地すべり移動体中央部では
20–46 mと報告されており，礫種は変成玄武岩（緑色岩）
を主体に超苦鉄質岩類（蛇紋岩）・泥質片岩・珪質片岩か
らなる（国土地盤情報検索サイトKuniJiban，2023）．
赤石山地主稜線の森林限界（標高 2,650 m付近）を超え
る主稜線沿いには，岩屑から構成された形態的に氷河に
類似する舌状の地形を示す岩石氷河が限定的に発達す
る．大河原地域では，北から三峰岳北面岩石氷河（式，
1961；青山，2002；池田・西井，2011）・三峰岳南面岩石
氷河（式，1961；青山，2002；池田・西井，2011）・荒川東
岳（悪沢岳）カール岩石氷河（青山，2002）の 3ヶ所が，岩
石氷河として報告されている．3地点における耳たぶ状
地形及びカール中央部の舌状地形の長さは約 130–400 m
で，層厚は約 10–13 mである．三峰岳南面岩石氷河及び
三峰岳北面岩石氷河堆積物の基質を構成する灰色シルト
から細礫層のうち，基盤岩直上の細粒な層準 6試料から
14C年代が報告されており，三峰岳南面岩石氷河は遅くと
も完新世初頭には下端が現在の位置まで到達していたこ
と，三峰岳北面岩石氷河の形成は最終氷河期最盛期から
完新世初頭の年代であると推定されている（池田・西井，
2011）．また赤石山地河川沿いには，多数の沖積錐堆積物
が分布する．斜面基盤由来の淘汰の悪い亜角礫・亜円礫
と，それらを支持する砂・シルトからなる礫支持の礫層
である．
大河原地域の大部分は急峻な山地地形で構成されてい
るが，中央構造線付近の河川沿いには，小規模に谷底低
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地堆積物と現河床堆積物が分布する．大河原地域で確認
される谷底低地堆積物は，上流域に露出する基盤岩・崖
錐堆積物などを起源とする砂，泥，及び礫からなる．地
形断面図で段丘面とは異なり明瞭な段丘崖が識別でき
ず，現河床面に連続して緩傾斜する面に分布する堆積物
を谷底低地堆積物として示した．

2. 9　地質構造

中央構造線は西南日本内帯と外帯とを区分する日本最
大の地質境界であり，長さ 1,000 kmを越える．大河原地
域では，中央構造線変形史の中でも最初期（鹿塩時階）の
活動によって形成した約 1 km幅の大規模延性変形帯（鹿
塩せん断帯）が，領家深成変成コンプレックス中に発達
する（第 2. 2図）．
中央構造線西側に分布する鹿塩せん断帯は，圧砕岩類
の再結晶石英粒径分布・変形微細組織・変形温度に基づ
きD1及びD2マイロナイト帯に細分される（Nakamura et 
al.，2022）．またD1マイロナイト帯及びD2マイロナイト
帯に発達する圧砕岩類をそれぞれD1マイロナイトとD2
マイロナイトと分類している（Nakamura et al.，2022）．D1
マイロナイトは，先行研究で斑状緻密岩・ヘレフリンタ
様緻密岩・ポーフィロイド様岩・ヘレフリンタ様岩と記
載されていた，数mmから数cmに及ぶ長石ポーフィロク
ラストが特徴の黒色–淡緑色マイロナイトである．D1マ
イロナイトの原岩は，中粒–粗粒片麻状角閃石黒雲母トー
ナル岩及び角閃石黒雲母花崗閃緑岩（非持トーナル岩），
細粒–粗粒黒雲母モンゾ花崗岩及び黒雲母花崗閃緑岩
（南向花崗岩），細粒角閃石斑れい岩・石英閃緑岩・領家
変成岩類である．いずれの岩相も延性変形の影響によっ
て，数cmから数m間隔の灰白色–白色細粒部と優黒質部
の縞状構造を形成する．D2マイロナイトは，中央構造線
から 400–500 m以内のD2マイロナイト帯中に分布し，野
外で数mmから数cm間隔の優黒質部–優白質細粒部から
なる縞状構造を示すマイロナイトからウルトラマイロナ
イトである．縞状構造の間隔は，D1マイロナイト帯に比
べてD2マイロナイト帯のほうが狭い特徴を示す．優黒
質部には，数mm以下の長石類から構成されるポーフィ
ロクラストが残存しているが，優白質細粒部は肉眼で
ポーフィロクラストを確認できない．D1及びD2マイロ
ナイトに発達する非対称組織から推定される運動センス
は，いずれも左ずれのせん断センスを示す．また中央構
造線から約 100–400 mに渡って領家深成変成コンプレッ
クス及び三波川変成コンプレックス両側に大規模な脆性
破砕帯が発達する．その脆性破砕帯中には，幅数ｍにわ
たる断層ガウジが複数条発達する．脆性破砕帯に発達す
るカタクレーサイト及び断層ガウジの非対称組織から推
定される運動センスは，一部左ずれのせん断センスも認
定できるが，右ずれのせん断センスが支配的である．

大河原地域における活断層としての中央構造線は，紀
伊半島西部・四国と異なり明瞭な段丘面変位を示さず，
活動度としてC級程度と推定されている（活断層研究会
編，1991；岡田，1992）．しかし明瞭なリニアメントが，豊
橋から諏訪湖にかけて連続することが赤石山地では古く
から知られている（松島，1973）．本報告では，疑似カラー
CS立体図を利用して中央構造線沿いの主要な断層地形
を認定した．その結果，最近の断層活動に起因する明瞭
なリニアメントを青木川から鹿塩川の小
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辺まで追跡することができた．それより北方では，疑似
カラーCS立体図及び航空写真で顕著な断層地形を判別
することが困難となる．このような断層地形の発達様式
から，鹿塩川の大塩地区周辺までを活断層と判断し地質
図に表記している．
大河原地域中央部には，赤石山地における四万十付加
コンプレックスと秩父付加コンプレックスを区画する構
造線として仏像構造線がほぼ南北走向で認められる（第
2. 2図）．明瞭な破砕帯を伴うことは稀だが，岩相分布の
変化によって連続的に仏像構造線の姿勢を追跡できる．
三峰川流域では，北北東–南南西走向で約 50˚の東傾斜の
断層境界として連続的に追跡できる．一方で塩川・小渋
川流域ではより複雑な分布を示す．仏像構造線の西側に
は，複数のユニット境界断層から構成される戸台構造帯
が発達する．多数の南北から北北東–南南西走向の横ず
れ断層によって構成されており，御荷鉾ユニット・三峰
川ユニット・釜沢ユニット・戸台層が断層帯内部に狭長
に分布する．この戸台構造帯を構成する主要なユニット
境界断層として，菰立沢断層と所

しょ

沢
ざわ

断層が戸台構造帯内
部に確認できる．一方で釜沢ユニット・寺沢ユニット・
豊口山ユニットを区画する湯オレ沢断層と小黒山断層
は，戸台構造帯の横ずれ断層によって分布が切断されて
いる．また赤石ユニットと白根ユニットの境界は，ユニッ
ト境界断層の北沢峠断層によって境される．ユニット内
部には領家深成変成コンプレックス内に鹿塩断層が，三
波川変成コンプレックス内に大

お

花
ばな

沢
さわ

断層が確認される．
いずれも高角度な断層を形成し，明瞭な脆性破砕帯が発
達する．

2. 10　応 用 地 質

第四紀の急激な隆起によって土砂生産の激しい大河原
地域では，明治時代以前から地すべりに関連した土砂災
害が山間地で多数発生している．最も大規模な自然災害
は，昭和 36年 6月下旬伊那谷を中心に発生した梅雨前線
集中豪雨（いわゆる三六災害）である．この集中豪雨に
よって中央構造線沿いの大西山東崖が崩壊し，大鹿村下
市場・文満地区のほぼ全戸で浸水と崩落土砂の流出が発
生した．村民 55名の死者・行方不明のうち，42名がこ
の崩壊によって犠牲となっている．このときの大西山の
崩壊土量は，3,200–3,537×103 m3と推定されており，崩壊
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斜長 450 m，崩壊平均深度 15 mにわたり領家深成変成コ
ンプレックス起源のカタクレーサイトの岩盤が崩壊した
（井良沢，1986）．他にも三波川変成コンプレックス側の
山間地で多数の地すべり・崩壊・土石流災害が発生する
ため，これまで多数の谷止工や集水井工などの対策工事
が実施されている．
大河原地域の三波川変成コンプレックス中には，フィ
リピン海プレートの脱水反応を起源とするスラブ流体起
源の深部流体（塩水）が複数箇所で採水されている．特に
鹿塩温泉では古くからポンプを利用して，くみ上げた塩
水から塩を精錬している．いずれの塩水も25 ℃以下の鉱
泉であるが，塩濃度は海水と同等である（益田ほか，
1988；Kusuhara et al.，2020）．釜沢地区奥の湯オレ沢では，
湯オレ沢断層沿いの脆性破砕帯から，湯の花を伴い鉱泉
が自然湧泉している露頭を確認している．Kusuhara et 
al.（2020）で報告されている湧泉地点は，いずれも黒川沢
ユニット・御荷鉾ユニット及び釜沢ユニットの泥質片岩
や超苦鉄質岩類中に発達した脆性破砕帯に対応する特徴
がある．
大河原地域の秩父付加コンプレックス豊口山ユニット
には，泥質混在岩中に火山性塊状硫化物鉱床（別子型）が
胚胎し，小日影鉱山として黄鉄鉱・黄銅鉱・磁硫鉄鉱が
採掘されていた（大鹿村，1984；清水ほか，1988；村松ほ
か，2016）．他にも大鹿鉱山及び中ッ沢鉱山と呼ばれる小
規模な鉱山が，1941年から 1949年まで稼働していた報
告がある（今村，2002）．また大河原地区では，現在でも
鹿塩マイロナイトを骨材資源として採掘している．小渋
川沿いでは，小渋ダムに堆積した土砂を回収し，選別し
たのち道路やコンクリート用骨材として利用している．

2. 11　変成・付加コンプレックスにおける用語の定
義と年代の扱い

2. 11. 1　ユニット区分
大河原地域を含む日本列島に分布する変成・付加コン
プレックスは，白亜紀の東アジア大陸縁で沈み込みに伴
う低温高圧型変成作用と延性変形そして上昇時の熱変成
作用等の複雑な変成・変形履歴を経験している．またこ
の構造発達過程の断層活動によって地質体は複雑に断片
化する．このような地質体では，野外で構成される岩石
種の違い（岩相層序）だけでなく構造変形を加味した構
造層序単元（tectonostratigraphic unit）を認定する必要があ
る（中江，2000）．国際層序ガイド（日本地質学会訳編，
2001）によると，多様で不規則に混ざり合う岩石集合体
の岩相層序単元名に対して，「層」ではなく複合岩体（コ
ンプレックス：Complex）の名称使用が推奨されている．
一方で四万十付加コンプレックスや三波川変成コンプ
レックスなど付加・変成過程を加味した地質体の総称と
して，コンプレックスが用いられる．このような付加コ
ンプレックス・変成コンプレックスと，単元名としての

コンプレックスの併用を避けるため，単元の名称として
「ユニット」（Unit）が使用されている（Wakita，1988；脇田
ほか，2007；遠藤・横山，2019）．大河原地域においても，
付加コンプレックスや変成コンプレックスなどについ
て，構造層序単元を認定し，その単元名に「ユニット」を
使用する．なお先行研究を引用する場合は，先行研究の
地層名を尊重し従来の地質単元名（帯・層群等）のまま引
用している．なお和名及び地質記号の表記は，日本工業
規格 JIS A0204（日本規格協会，2019a）及び JIS A0205（日
本規格協会，2019b）に従った．
大河原地域では，断層岩及び変成岩の変成分帯・変形
分帯について，岩石薄片や地球化学分析値を用いず，な
るべく野外で識別可能な指標（例えばポーフィロクラス
トの有無，点紋・アルバイトポーフィロブラストの有無）
を基に区分している（詳細は，第 5章及び第 9章を参照）．
また岩体規模の記述に関しては中江（2000）を参考にし
て，見掛けの層厚が 500 m以上を「大規模岩体」，250–500 
mを「中規模岩体」，50–250 mを「小規模岩体」とし，50 m
未満については，「岩塊」と表記する．また薄片で観察で
きる数cm以下の岩石は，「岩片」と表記する．5万分の 1
縮尺の地質図に表現できる規模は小規模から大規模岩体
と定義できる．また特筆すべき岩塊（例えば石灰岩，超
苦鉄質岩，変成チャート）は必要に応じて誇張して，地
質図に表現している．大河原地域では，火成岩類の粒度
について概ね粒径 5 mm以上を粗粒，1–5 mmを中粒，1 
mm以下を細粒に区分する．

2. 11. 2　砕屑性ジルコンU–Pb年代の分析条件
大河原地域では，各ユニットから代表的な砂岩・泥質
混在岩・千枚岩・泥質片岩中・変成砂岩の砕屑性ジルコ
ンを分離・マウント・研磨を行い，レーザーアブレーショ
ン誘導結合プラズマ質量分析装置（LA-ICP-MS）を用い
たU–Pb年代測定を実施した．年代測定は，京都フィッ
ション・トラック（株）及び名古屋大学に分析を依頼し
た．ジルコン結晶は，磁気分離・重液分離を経て最終的
にハンドピッキングによって岩石試料から分離した．ジ
ルコン結晶の内部構造については，産総研地質調査総合
センター設置の走査型電子顕微鏡（JEOL JSM-6610LV及
びHITACHI SU3500）・名古屋大学設置の走査型電子顕微
鏡（JEOL JSM-6510CV）を用いてカソードルミネッセン
ス像（CL像）及び反射電子像（BSE）を観察した．
砕屑性ジルコンのU–Pb年代測定は，東京大学及び名古

屋大学で実施した．東京大学地球化学実験施設では，フェ
ムト秒レーザーアブレーションシステム（CARBIDE，
Light Conversion，Inc.）を接続したNu Plasma IIマルチコ
レクターICP-MS（Nu Instruments，Ltd.）を利用してジルコ
ンU–Pb分析を実施した．分析条件の詳細は第 2. 1表にま
とめている．分析時のスポットサイズは約 10 μmで，ジ
ルコン粒子内の分析位置は，事前に取得したCL像を基に
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クラックや包有物を避けて選定した．装置内での
206Pb/238Uの同位体分別は，91500ジルコン（1065.4 Ma；
206Pb/238U = 0.17917；Wiedenbeck et al.，1995）を同位体比
の 1次標準として利用して補正した．また未知試料分析
中にOD-3（岩野ほか，2012；Iwano et al.，2013；Lukács et 
al.，2015），Plešovice（Sláma et al.，2008），GJ-1（Jackson et 
al.，2004）をU–Pb年代データの 2次標準として分析する
ことで年代データの質を確認した．名古屋大学では，
NWR213レーザーアブレーションシステム（Electro 
Scientific Industries，Inc.）を搭載したAgilent 7700x ICP-MS
（Agilent Technologies，Inc.）を利用してジルコンU–Pb分
析を実施した．分析時のスポットサイズは約 25 μmで，
事前に取得したCL像を基にクラックや包有物を避けて
分析箇所を選定した．分析条件の詳細は第 2. 2表にまと
めている．装置内での 206Pb/238Uの同位体分別は，91500
ジルコン（1065.4 Ma；206Pb/238U = 0.17917；Wiedenbeck et 
al.，1995）を用いて補正されたNIST SRM 610 ガラス
（National Institute of Standards and Technology，Standard 

Reference Material）を利用して補正した．また未知試料分
析中にPlešovice（Sláma et al.，2008）を 2次標準として分
析することで年代データの質を確認した．取得した分析
データのうち，コンコーダントな分析値を使用し，
Isoplot/Ex 4.15を用いて，コンコーディア図及び相対確率
分布図・ヒストグラムを作成した．

2. 11. 3　砕屑性ジルコンU–Pb年代の評価
砕屑性ジルコンのU–Pb年代測定が様々な研究地域で
実施されるようになり，最も若い年代（最若年代）が砕屑
岩の堆積年代の下限として推定できるとされている（例
えば，Fedo et al.，2003；Dickinson and Gehrels，2009）．こ
の最若年代の指標として，単一の最も若いジルコン粒子

年代（YSG：Youngest single grain age）や，最若粒子集団
の加重平均年代（YC1σ：Youngest cluster ± 1σ）が広く用い
られている（Dickinson and Gehrels，2009）．最若粒子集団
の荷重平均年代（以後最若クラスター年代）は，2粒以上
から構成される粒子集団の中で，最も若い年代から年代
誤差 ± 1σで重複する年代までを一つの集団と仮定し，そ
れらの加重平均をとった年代値である（Dickison and 
Gehrels，2009）．そのためジルコン供給が乏しい堆積物の
場合，最若クラスター年代（YC1σ）では少ない粒子数（最
も少ない場合は 2粒子）の粒子集団から加重平均を算出
する必要があり，加重平均の 1σが大きくなる場合があ
る．また鉛のコンタミネーションやクラックからの鉛放
出の影響によって単一粒子の放射年代が信用できない場
合もある．そのため必ずしも最若粒子年代（YSG）と最若
クラスター年代（YC1σ）のみが採用されるわけではな
く，他の年代指標も含めてどの最大堆積年代を採用する
かは研究者間で見解が大きく異なっている（Vermeesch，
2021）．
いずれにせよ砕屑性ジルコンU–Pb年代は，これまで示

準化石が産出しなかった変成岩などの堆積年代を推定で
き，非常に重要な地質学的制約となる．そのため大河原
地域では，最若粒子年代（YSG）と最若クラスター年代
（YC1σ）を併記して記載し，これらの 2手法のU–Pb年代
の 2σ誤差範囲が各ユニットの最大堆積年代（Maximum 
Depositional Ages：MDAs）におおよそ近似されていると
仮定して報告する．ただし放散虫に基づく付加年代と砕
屑性ジルコンU–Pb年代が既に報告されているユニット
に関しては，U–Pb年代の 2σ誤差範囲ではなく放散虫に
基づく付加年代の年代幅を優先して採用する．なお沈み
込み帯で形成される付加体や変成岩における砕屑岩の堆
積年代は，一般に付加年代に近似される．
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第 2. 1表　東京大学におけるLA-ICP-MS分析条件

第 2. 2表　名古屋大学におけるLA-ICP-MS分析条件
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第 3章　秩父付加コンプレックス

（中村佳博・宮崎一博）

3. 1　概要及び研究史

赤石山地北部の秩父帯は，1950年代に地層・岩体の区
分が検討され，初めて全体の地質構造の概要が明らかに
された（石井ほか，1953；Ishii et al.，1956）．その後渡辺
（1970），10万分の 1下伊那地質図（下伊那地質誌編集委
員会，1976），Watanabe（1977），天竜川上流域地質図（天
竜川上流域地質図調査・編集委員会，1984），20万分の 1
「中部地方土木地質図」（中部地方土木地質図編纂委員会
編，1992）の地質調査及びその編纂によって，秩父帯の地
層・岩体の詳細な地質構造の把握が行われている．北隣
の市野瀬図幅地域（河内ほか，1983）では，秩父帯の地
層・岩体は御荷鉾緑色岩類と整合一連の地層として記載
されており，総称して御荷鉾・秩父帯と区分されている．
そして構造的下位から緑色岩類と蛇紋岩を主とする下部
層・チャートを主とする中部層・石灰岩を主とする上部
層に区分されている．下伊那地質誌編集委員会（1976）や
天竜川上流地域地質調査・編集委員会（1984）は，コノド
ント化石年代及び岩相層序に基づき，小渋川流域の秩父
帯を小渋層群と定義し，遠山地方（南隣赤石岳図幅）地域
の尾高山層群からしらびそ層群に対比可能と報告してい
る．市野瀬図幅地域の更に北側の高遠図幅地域では，秩
父帯を岩相層序に基づき，入
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ユニット）に区分した．北部秩父帯は，ペルム紀・中期–後
期ジュラ紀・前期白亜紀の付加コンプレックスら構成さ
れており，構造的上位に向かって古くなる傾向がある
（松岡ほか，1998）．また御荷鉾緑色岩類と北部秩父帯の
一部（特に柏木ユニットと上吉田ユニット）は，広範囲に

低温高圧型（三波川）変成作用を被っており，これらは三
波川変成コンプレックスと共通の沈み込み帯深部への沈
み込みと上昇プロセスを経て形成されたと認識されてい
る（例えば，Hirajima and Banno，1989；Endo and Wallis，
2017）．南部秩父帯は，ジュラ紀から前期白亜紀の付加コ
ンプレックスからなり，構造的上位から下位の大平ユ
ニットユニット・斗賀野ユニット・三宝山ユニットに向
かって珪質泥岩や泥岩の放散虫年代が南方へ若年化する
傾向が報告されている（久田・岸田，1986；松岡ほか，
1998）．
秩父付加コンプレックスにおいて，フズリナ化石や放
散虫化石などに基づく海洋プレート層序復元に関する研
究は，関東山地と四国地域で詳しく検討されてきた．そ
の一方で，2つの研究地域の間に位置する中部地方での
研究例は極端に少ない．その原因は，赤石山地北部（大
河原地域以北）の秩父付加コンプレックスの一部が低温
高圧型（三波川）変成作用を広く被っている点と，伊
豆–小笠原弧衝突に関連した中期中新世火成活動による
接触変成作用の熱的影響により，示準化石が殆ど産しな
いことに起因する（河内ほか，1983；牧本ほか，1996；金
本・大塚，2000b）．これらの変成作用の影響によって，赤
石山地北部でコノドント化石の産出報告は 1例，放散虫
の産出報告はこれまで 2例しかない（坂本，1981；金本・
大塚，2000a；伊藤・中村，2021）．大河原地域内では，金
本・大塚（2000a）が後述する三峰川ユニット（本報告で
新称）の泥岩より，Matsuoka and Ito（2019）の JR4（中期
ジュラ紀バッジョシアン期–前期バトニアン期）の指標
種を含む放散虫群集を報告している．また伊藤・中村
（2021）は三峰川ユニットのチャートから中期–後期三畳
紀及びジュラ紀–白亜紀の年代を示す可能性がある放散
虫を 2ヶ所から報告している．大河原地域を含めた赤石
山地北部の研究例が少ないため，放散虫層序・コノドン
ト化石が多産する赤石山地南部地域（遠山川・水

みさ

窪
くぼ

）との
年代対比を第 3. 1図に示す．
この様な化石による堆積年代の決定が難しい研究背景
を踏まえ，赤石山地でもここ数年で砕屑性ジルコンU–Pb
年代に基づく最大堆積年代（Maximum depositional ages：
MDAs）の推定が活発に検討されている（常盤ほか，
2018；杉本ほか，2019；志村ほか，2021）．これらの先行
研究では，小渋川から北又沢上流（南隣赤石岳図幅）にか
けての泥質混在岩及び砂岩中の砕屑性ジルコンU–Pb年
代が測定され，最若粒子年代（YSG）と最若クラスター年
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代（YC1σ）を用いて，最大堆積年代を推定している（第
3. 2図）．砕屑性ジルコンU–Pb年代に関する詳細はユニッ
トごとに後ほど紹介する．

3. 2　構造層序区分

大河原地域を含む周辺地域の秩父付加コンプレックス
の構造層序区分の変遷に関して，三波川変成コンプレッ
クスを含めた地質図（第 3 . 3図）と対比図（第 3. 4図）を
もとに解説する．初期の三波川帯–秩父帯地域の地質図
（第 3. 3図a；渡辺，1970）では，三波川帯・秩父帯の各地
層が共に東へ傾斜する地質構造が表記されていた．秩父
帯は，主に構造的下位から下部層（泥質片岩・塩基性片
岩・砂質片岩主体の地層）・中部層（泥質準片岩から泥質
岩主体の地層）・上部層（珪質岩と連続性の良い石灰岩の
地層）と区分されていた（第 3. 4図）．その後下伊那地質
誌編集委員会（1976），天竜川上流域地質図調査・編集委
員会（1984）及びそれらを編纂した 20万の 1地質図幅「甲
府」（尾崎ほか，2002）では，御荷鉾緑色岩のナップ構造や
多数の胴切り断層が識別されるようになった（第 3. 3図
b）．下伊那地質誌編集委員会（1976）は，大河原地域の秩
父帯を小渋層群と定義し，粘板岩を主体とする「下部
層」，チャートが卓越する「中部層」，厚い石灰岩からな
る「上部層」に岩相区分した（第 3. 4図）．また渡辺（1970）
やWatanabe（1977）を除いて赤石山地北部と南部の地質
構造を区画する胴切り断層として，小渋川断層が表現さ
れてきた（赤石山地地質研究グループ，1961；下伊那地質
誌編集委員会，1976；天竜川上流域地質図調査・編集委
員会，1984）．本報告では，小渋川流域で北西–南東方向
の断層・脆性破砕帯，また小渋川を挟んだ岩相の不連続
性を野外で確認できていない．そのため小渋川断層とさ
れる胴切断層は表現せず，南北走向から北北東–南南西
走向主体の断層系と低角度な断層によって各ユニットを
区分する地質構造を提案している．一方でこれまでの研
究で報告された小渋層群の下部層（泥質片岩から粘板岩
主体の地層）・中部層（チャート主体の地層）・上部層（石
灰岩主体の地層）の岩相変化については連続的に追跡す
ることができた．そこで本報告では，秩父付加コンプレッ
クスを，3つの構造層序ユニット；1）三峰川ユニット，
2）豊口山ユニット，3）寺沢ユニットに区分し定義する
（第 3. 3図c）．なお本報告では，先行研究で小渋層群下
部層（下伊那地質誌編集委員会，1976）や小渋層群（天竜
川上流域地質図調査・編集委員会，1984）と定義されてい
た泥質片岩から粘板岩を主体とする地層の大部分は，三
波川変成コンプレックス釜沢ユニットに区分している．
釜沢ユニットを三波川変成コンプレックスに区分した根
拠や岩相の詳細に関しては第 5章，各ユニットの境界を
なす断層に関しては第 9章にて述べる．
大河原地域の御荷鉾緑色岩類（本報告の御荷鉾ユニッ

ト）と秩父付加コンプレックスの境界には，黒瀬川帯の
構成要素として考えられた下部白亜系戸台層（田代ほ
か，1986）が分布する．また仏像構造線にそって連続的に
露出する石灰岩主体のユニット（釜無ユニット；牧本ほ
か，1996，本報告の豊口山ユニット）が，松岡ほか（1998）
による三宝山ユニットに対比される点から，大河原地域
も含めた赤石山地全体のジュラ紀付加コンプレックス
は，南部秩父帯（秩父帯南帯）に対比されると考えられて
きた（天竜川上流域地質図調査・編集委員会，1984；村
松，1999）．しかし本報告では，岩相と変成作用の特徴か
ら，寺沢ユニットと三峰川ユニットについては，北部秩
父帯の柏木ユニットと上吉田ユニットに対比した．

3. 3　三峰川ユニット（Mbp，Mbc，Mbc，Mbb）

命名・定義：［新称］　三峰川沿いに広く分布し，砂岩・
チャート及び玄武岩の岩片から小–大規模岩体をレンズ
状に挟在する泥質混在岩からなる地質体を三峰川ユニッ
トと命名・定義する．
模式地：長野県伊那市長谷浦小瀬戸ノ湯付近の三峰川沿
い．
分布及び地質構造：三峰川ユニットは，大河原地域中央
北部に位置する三峰川流域沿いに南北に分布する．三峰
川流域での分布幅は，約 4.5 kmを超えるが，南に向かっ
て分布が狭くなり樺

かんば

沢
さわ

周辺で消失する．三峰川ユニット
は寺沢・釜沢ユニットに対して，戸台構造帯の東縁断層
や所沢断層と高角度に接するほか，一部では低角度な断
層を介して累重する．黒川牧場周辺の三峰川ユニット西
側では，中角度から高角度な脆性断層によって戸台層と
接する．戸台層が分布しない地域（二児山及び入山沢周
辺）では，三波川変成コンプレックスの御荷鉾ユニット
と高角度な菰立沢断層で接しており，ユニット境界部は
脆性破砕帯を伴う．ユニット内部は，閉じた褶曲と高角
度な北北東–南南西方向の断層によって強く破断されて
おり，チャート・砂岩・玄武岩岩体が繰り返す．地質図
規模では，複数のシンフォーム・アンチフォーム構造に
よって折りたたまれた地質構造を示す．そのためシュ
ミットネット上の層理面や片理面は，北北東–南南西走
向で東南東及び西北西に高角度に傾斜する．線構造は北
北東–南南西方向に集中する（第 3. 5図a）．この地質構造
は後述する三波川変成コンプレックスの御荷鉾ユニット
や黒川沢ユニットと同様の面構造と線構造の傾向を示
す．ユニット東側は，中角度な小黒山断層によって切断
される．三峰川本流大曲周辺における寺沢・三峰川ユ
ニット境界部では，脆性破砕帯を伴う明瞭なユニット境
界断層は確認できていない．そのため周囲の地質構造と
岩相変化からユニット境界断層の位置を推定している．
岩相：三峰川ユニットは主に，数mm以下の岩片から数
km以上の砂岩，チャート及び玄武岩の大規模岩体をレン
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第 3. 2図　赤石山地秩父付加コンプレックス各ユニットの砕屑性ジルコンU–Pb年代と付加年代との対比
地質年代は，Walker and Geissman（2022）のGeological Time Scale v.6.0に従った．放散虫化石群集に基づく付加年代（1金本・
大塚，2000a），関東山地・四国地域における放散虫化石群集を総括した付加年代（2松岡ほか，1998）を併記している．最若粒
子年代（YSG）及び最若クラスター年代（YC1σ）に関しては，第 3. 1表にまとめた年代データを利用しプロットしている．大
河原地域の寺沢・三峰川ユニットに関するフェンジャイトK–Ar年代の報告はないため，寺沢・三峰川ユニットに対比され
る関東山地の柏木・上吉田ユニットのフェンジャイトK–Ar年代を参考値として引用した（3Lu et al.，2022）．合わせて西南日
本外帯の主要な地質イベントである内帯・外帯の接合タイミング（4Nakamura et al.，2022）及び三波川変成コンプレックスの
地表露出タイミング（5成田ほか，1999）を記載している．GPlate software（6Müller et al.，2016；7Matthews et al.，2016）に基づく
150 Maから 40 Maまでの 2つの不動点（140˚E40˚N；135˚E35˚N）における海洋プレート速度（cm/year）及び角度（˚）を計算し
併記している．U：ユニット．

ズ状に挟む泥質混在岩からなる．砂岩，チャート及び玄
武岩は複数の沢で連続的に追跡することができ，小–大
規模岩体として広範囲に分布する．特に赤紫色を呈する
塊状玄武岩や赤色チャートの野外産状から，御荷鉾ユ
ニットや寺沢ユニットの岩相と区別される．構造的下位
の寺沢ユニット境界部では，泥質混在岩中の片理の発達
が強くなり，再結晶化したチャートと泥質混在岩が主体

となる．一方で構造的上位に位置する二児山周辺及び黒
川牧場周辺では，変成度の低いチャート・砂岩及び泥質
混在岩が主体となる．玄武岩，ドレライト及び玄武岩火
山砕屑岩は，三峰川本流・小瀬戸の湯付近から延びる林
道沿いに分布する．模式地である三峰川小瀬戸ノ湯周辺
のルートマップを第 3. 6図に示す．
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第 3. 4図　大河原地域における三波川変成–秩父付加コンプレックス区分の対比図
渡辺（1970），下伊那地質誌編集員委員会（1976）及び天竜川上流域地質図調査・編集委員会（1984）に基づく層序区分図から
作成．MC：変成コンプレックス，AC：付加コンプレックス，U：ユニット．

第 3. 5図　秩父付加コンプレックス各ユニットの面構造及び線構造の姿勢
（a）三峰川ユニット．（b）豊口山ユニット．（c）寺沢ユニット．括弧内のnは，線構造及び面構造のプロット数．U：ユニット．

（1）泥質混在岩（Mbp）
泥質混在岩は，砂岩，チャート及び玄武岩などの小–大
規模岩体を包有し，三峰川本流から樺沢まで広く分布す
る．泥質混在岩は露頭において，黒色泥岩の基質中にブー
ディン化した砂岩・チャート・玄武岩・分泌石英脈を，
数mmの岩片から数m規模の岩塊として含む（第 3. 7図
a）．石灰岩も数mmから 2–3 m幅の岩片から岩塊として
露頭で確認されるが（第 3. 7図b），大河原地域内では地
質図規模の分布を示さないため，泥質混在岩に含めてい
る．泥質混在岩中の一部岩片は，長軸が鱗片状劈開の方
向に配列し，両端を脆性せん断面で切断されることでひ
し形の形状を示すことが多い．黒色から暗灰色を呈する

泥質基質部は，せん断変形を受けた泥岩からなり，鱗片
状劈開が強く発達することで，強い剥離性を示す．
顕微鏡観察によると，泥質混在岩は，砂岩，分泌石英
脈，石灰岩，珪質泥岩，チャート及び玄武岩からなる岩
片と，せん断変形を受けた泥質基質部からなる（第 3. 8図
a）．それぞれの岩片の円磨度は高く，非対称組織の発達
によってレンズ状の岩片が再配列している．泥質基質部
は，白雲母や緑泥石，炭質物等の不透明鉱物によって片
理面が形成している．三峰川ユニットの構造的上位に位
置する戸台層との境界部（黒川牧場周辺）では，再結晶化
があまり進んでいない楕円形を示す放散虫化石が泥質基
質部に観察される（第 3. 8図b）．一方で，三峰川ユニッ
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第 3. 6図　三峰川ユニットのルートマップ
三峰川本流小瀬戸ノ湯付近三峰川ユニットの代表的なルートマップ．伊藤・中村（2021）及び金本・大塚（2000a）の放散虫化
石産出地点を併記している．U：ユニット．

トの構造的下位に位置する三峰川大曲周辺では，放散虫
化石は再結晶化した多結晶石英集合体に変化し，圧力溶
解へき開とプレッシャーシャドーが岩片や多結晶石英集
合体の周囲に形成している（第 3. 8図c）．

（2）砂岩（Mbs）
砂岩は，側方へ 0.5–2 km連続する小–大規模岩体とし
て，三峰川流域及び黒川牧場周辺で観察される．野外で
砂岩は灰白色–褐色を示し，泥質混在岩中に挟在する．三
峰川ユニットの構造的下位に位置する変成度の高い砂岩
は，野外で分泌石英脈が多数発達する．一方，構造的上
位に位置する砂岩は，塊状を呈し，野外で表面が褐色に
風化する特徴を示す（第 3. 7図c）．
顕微鏡観察によると，砂岩は中粒–粗粒で円磨度の低
い石英，斜長石，アルカリ長石，ソーシュライト化した
斜長石，堆積岩岩片，火山岩岩片，雲母類などの砕屑粒
子と，粘土鉱物及び炭質物からなる基質で構成される

（第 3. 7図d）．比較的淘汰がよく，粘土鉱物及び炭質物
からなる基質を持ち，長石，岩片より石英に富む特徴を
示す．火山岩岩片は，流紋岩などの珪長質火山岩で，堆
積物岩片は，隠微晶質な多結晶石英集合体からなる
チャートと泥岩からなる．石英は，波動消光を示すもの
が多い．重鉱物としてジルコン・緑れん石・褐れん石等
が多数含まれる．構造的下位の砂岩では，圧力溶解へき
開が石英・長石粒子の周囲に発達することで，弱い片理
面構造を形成している（第 3. 8図e）．

（3）チャート（Mbc）
チャートは側方へ 0.5–3 km連続する小–大規模岩体と
して，三峰川流域から樺沢まで全域にわたり分布する．
露頭では厚さ数cmから数 10 cmの珪質部と数mmの粘土
層の互層から構成される層状チャートとして産し，灰
色–暗灰色を呈する（第 3. 7図d）．ただし玄武岩近傍の
チャートは赤色を呈し，再結晶化している場合がある
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第 3. 7図　三峰川ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）泥質混在岩（Mbp）露頭．泥岩基質部に石灰岩，チャート，砂岩，及び玄武岩の岩塊を多数含む（三峰川・船形沢合流部）．
（b）破砕した泥質千枚岩中に含まれる石灰岩岩塊（三峰川・船形沢合流部から 0.5 km上流部）．幅は 2–3 mほどで側方へ連続
性はない．そのため地質図には表現されていない．（c）三峰川ユニット砂岩（Mbs）露頭．表面は褐色に風化しているが，内
部は灰白色–淡褐色を示す（三峰川大曲周辺の枝沢）．（d）灰色層状チャート（Mbc）の産状（船形沢から 1.5 km上流部）．（e）赤
色チャート（Mbc；船形沢から 1.0 km上流部）．ペンの長さは，約 14 cm．（f）塊状玄武岩及び玄武岩火山砕屑岩（Mbb）の互層
（西風巻谷から続く林道の標高 1,650 m付近）．ハンマーが刺さっている上部に玄武岩火山砕屑岩を挟む．いずれの写真でも
ハンマーは白丸に位置する．
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第 3. 8図　三峰川ユニットの砕屑岩類の薄片写真
（a）泥質混在岩の薄片写真．野外での観察と同じく多数の遠洋性堆積物の岩片を含む．オープンニコル．（b）三峰川ユニット
の泥質混在岩．戸台層との境界部では再結晶化していない放散虫化石が泥質部に含まれる．オープンニコル．（c）片理の発
達した泥質混在岩．寺沢ユニット境界付近では片理が発達し放散虫は再結晶している．再結晶化した石英集合体がプレッ
シャーシャドーを形成している．オープンニコル．（d）砂岩の薄片写真．砕屑粒子としてアルカリ長石（Afs）及び多結晶石英
（Qz）が観察される．重鉱物のジルコン（Zr）も多数含まれる．クロスニコル．（e）変形した砂岩．寺沢ユニット境界付近で砂
岩中にも片理（S1）が発達する．オープンニコル．（f）再結晶放散虫を多数含む層状チャート．オープンニコル．
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（第 3. 7図e）．
顕微鏡観察によると，層状チャートの珪質部は微晶質
石英集合体と不透明鉱物からなり，粘土層には微細な雲
母類が認められる．寺沢ユニット境界部付近の構造的下
位に位置するチャートは，再結晶化が比較的進行してお
り，放散虫は多結晶石英に置き換わり，石英脈がメッシュ
状に発達する．一方で黒川牧場周辺の構造的上位に位置
するチャートには比較的変成・変形を免れた楕円を示す
放散虫化石が残存しており，放散虫化石が濃集する層が
含まれる（第 3. 8図 f）．

（4）玄武岩，ドレライト及び玄武岩火山砕屑岩（Mbb）
側方へ 0.4–3.8 km連続する小–大規模岩体として，玄
武岩，ドレライト及び玄武岩火山砕屑岩からなる苦鉄質
岩体が三峰川流域から大曲周辺まで分布する．玄武岩は，
露頭において塊状で，暗緑色を呈し赤色チャート，ドレ
ライト，及び玄武岩火山砕屑岩を密接に伴う．ドレライ
トは，露頭で暗緑色から赤紫色を呈し，塊状玄武岩中に
幅数mの層状に分布する．玄武岩火山砕屑岩は，数mか
ら数 10 mの分布幅でドレライトと同じく層状に塊状玄
武岩中に挟在する（ハンマー上部分が玄武岩火山砕屑
岩；第 3. 7図 f）．なお玄武岩火山砕屑岩やドレライトは
複数の露頭で連続的に追跡できるが，分布が限定的であ
るため一括して地質図に表記している．
顕微鏡観察によると，塊状の玄武岩は斑晶鉱物として
かんらん石仮像，単斜輝石，斜長石を含み，インターグ
ラニュラー組織からインターサータル組織を示す（第
3. 9図a，b）．一部で無斑晶状組織を示す玄武岩も観察さ
れる．火成岩起源の斑晶鉱物は緑泥石・アクチノ閃石，
緑れん石，及び不透明鉱物に置換されており，斜長石は
ソーシュライト化している．ただし残留火成鉱物として
単斜輝石や普通角閃石が残存する場合がある．残存して
いる単斜輝石や普通角閃石の縁部は，濃緑色及び淡青色
の多色性を示す変成単斜輝石やナトリウム角閃石が変成
鉱物として成長している．玄武岩溶岩中に気泡が観察さ
れる場合は，方解石，緑泥石，パンペリー石，アルバイ
トが変成鉱物として空隙を充填している（第 3. 9図c）．ド
レライトは残留火成鉱物として短柱状のケルスート閃石
と半自形–自形のチタン普通輝石を斑晶として多量に含
み，基質は不透明鉱物，緑れん石，緑泥石，アルバイト，
方解石からなる．自形でピンク色の多色性を示すチタン
普通輝石の縁部は，濃緑色の多色性を示す変成単斜輝石
に部分的に置換されている（第 3. 9図d）．褐色の多色性
を示す短柱状のケルスート閃石は，周囲を淡青色の多色
性を示すナトリウム角閃石に置換されており，更に無色
のアクチノ閃石によって再度置換される累帯構造を示す
（第 3. 9図e）．玄武岩火山砕屑岩は主に凝灰岩から凝灰
角礫岩からなり，変質鉱物として緑泥石，白雲母，アル
バイト，サポナイト及び方解石を含む．緑泥石・サポナ

イト・緑れん石・不透明鉱物が片理面構造を構成し，残
留火成鉱物としてピンクの多色性を示すチタン普通輝石
が残存している場合がある（第 3. 9図 f）．
年代：金本・大塚（2000a）は，Matsuoka and Ito（2019）の
JR4（S.plicarum：中期ジュラ紀バッジョシアン–前期バト
ニアン期）の指標種を含む放散虫群集［Striatojaponocapsa 
plicarum（YaO）］を泥岩から報告している．また伊藤・中
村（2021）はClosed nassellarianに近い球状から楕円球状
の放散虫を層状チャートから報告している．この放散虫
化石は保存が悪く種を同定できていないが，ジュラ紀か
ら白亜紀の放散虫の可能性が高い．また本報告により三
峰川ユニットの砂岩 1試料（Mb0602）の砕屑性ジルコン
U–Pb年代測定から最若粒子年代（YSG）として 165.0 ± 
5.9 Ma，最若クラスター年代（YC1σ）として 166.5 ± 4.3 
Ma（n = 2）が得られた（第 3. 10図a，第 3. 1表，付表 1）．
最若粒子年代及び最若クラスター年代のどちらも，先行
研究で放散虫群集から推定される年代とおおよそ一致す
る（第 3. 2図）．以上の放散虫年代及び砕屑性ジルコン
U–Pb年代を考慮し，大河原地域での三峰川ユニットの付
加年代をバッジョシアン期–バントニアン期とする．
対比：泥質混在岩とチャートを主体とすること，中期
ジュラ紀の付加年代を示すこと，後述する低温高圧型
（三波川）変成作用（3. 6節変成作用で解説）を被っている
ことから，松岡ほか（1998）の上吉田ユニットに対比され
ると考えられる．下伊那地質誌編集委員会（1976）による
小渋層群中部層の一部及び天竜川上流地域地質図調査・
編集委員会編（1984）の小渋層群の一部に対比されると
推定される．また市野瀬図幅地域の御荷鉾・秩父帯中部
層の一部に，高遠図幅地域の入笠ユニットに対比される
と考えられる．

3. 4　豊口山ユニット（Tgp，Tgl，Tgb）

命名・定義：［新称］　大河原地域を南北に区画する仏像
構造線に沿って広く連続する泥質混在岩を主体とし，石
灰岩の小–大規模岩体と，その石灰岩に付随する玄武岩
火山砕屑岩の小–中規模岩体をレンズ状に挟む地質体を
豊口山ユニットと命名する．
模式地：大河原地域中央部に位置する豊口山の西壁は，
大規模な石灰岩露頭から構成されており東傾斜のケスタ
地形を形成している．この石灰岩露頭を豊口山ユニット
の模式地とする．鳥倉林道終点三伏峠登山道入り口付近
で露頭を観察できる．
分布及び地質構造：豊口山ユニットは，小瀬戸谷屈曲部
から三峰川・塩川・豊口山・小河内沢・小渋川を通って
南北に分布する．模式地の豊口山周辺における分布幅は
約 2 kmを超えるが，三峰川–小瀬戸谷周辺の北部地域で
は 1–1.5 km・小河内沢–小渋川周辺の南部地域では，0.5–
0.8 kmである．ユニット両側が小黒山断層と仏像構造線
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第 3. 9図　三峰川ユニットの苦鉄質岩類の薄片写真
（a）三峰川ユニットの塊状玄武岩．オープンニコル．（b）三峰川ユニットの塊状玄武岩．クロスニコル．累帯構造を示す鉱物
は，チタン単斜輝石（Ti-Aug）．空隙は緑泥石（Chl）と緑れん石（Ep）で充填されている．（c）塊状玄武岩中の空隙に成長した
変成鉱物．緑泥石（Chl），扇状に成長した針状パンペリー石（Pmp），及びアルバイトから構成される．淡緑色のパンペリー
石は，鉄成分に富んでいる．オープンニコル．（d）ドレライトの薄片写真．自形短柱状でピンクの多色性を示すチタン単斜
輝石（Ti-Aug）と褐色多色性で特徴的なへき開を示すケルスート閃石（Krs）が残留火成鉱物として観察される．その周囲に
は，濃緑色の変成単斜輝石（mCpx）が成長している．オープンニコル．（e）累帯構造を示すケルスート閃石（Krs）．ナトリウ
ム角閃石（Na-Amp）の周囲には更にアクチノ閃石（Act）が成長している．オープンニコル．（f）三峰川ユニットの片状を示す
玄武岩火山砕屑岩．緑泥石，不透明鉱物，サポナイト（Sap）によって面構造が形成している．オープンニコル．
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第 3. 10図　三峰川ユニット及び豊口山ユニット中の砕屑性ジルコンのコンコーディア図とそれら年代ヒストグラム
（a）試料Mb0602，三峰川ユニット砂岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．（b）試料Mk0103，豊口山ユニット砂岩中の砕屑性
ジルコンのU–Pb年代．点線はディスコーダントなデータを示す．ディスコーダントなデータはヒストグラム，最若クラス
ター年代の計算から除外している．年代ヒストグラムは，Isoplot/Ex4.15を利用して最若クラスター年代の加重平均を計算
している．最若粒子年代（YSG）及び最若クラスター年代（YC1σ）は第 3. 1表に記載している．

n* = 最若クラスター年代（YC1σ）の計算に使用したコンコーダントな分析数．地点番号は，地質図に記載されている年代測定試料地点
と対応している．

第 3. 1表　大河原地域周辺の砕屑性ジルコンU–Pb年代



− 32 −

によって区画されおり，分布幅の変化が南北で大きい特
徴を示す．ユニット西側は，明確な脆性破砕帯を伴う小
黒山断層によって，寺沢ユニットと三峰川ユニットに接
する．構造的下位の寺沢ユニットに発達する片理面と調
和的な片理面を示し，東方へ中から低角度に傾斜する地
質構造を示す．また北東方向または南東方向のトレンド
で緩傾斜なプランジを有する線構造が卓越する（第 3. 5
図b）．ただし構造的下位の寺沢ユニットや三波川変成コ
ンプレックス釜沢ユニットが形成する複アンチフォー
ム・シンフォーム構造に豊口山ユニットは参加していな
い．ユニット東側は，仏像構造線によって四万十付加コ
ンプレックス赤石ユニットと接している．シュミット
ネットにおける片理面の集中は，豊口山ユニットの方が
赤石ユニットより水平な地質構造を示す（第 3. 5図b，第
6. 3図a）．
岩相：豊口山ユニットは，泥質混在岩を主体とし，小–大
規模な石灰岩体及び小–中規模岩体の玄武岩火山砕屑岩
をレンズ状に挟む．大規模な石灰岩体は，南から小渋川・
小河内沢・塩川・巫女淵・東風巻谷・小瀬戸谷で連続し
て追跡できる．主に小黒山断層付近から側方に層厚を変
化させながら石灰岩体が連続して分布する．この大規模
石灰岩体は市野瀬図幅地域を経て高遠図幅地域の赤石山
地北端まで，急峻な地形を形成しながら約 50 km以上に
渡って連続して確認できる．鳥倉林道の豊口山付近から
三伏峠小屋に至る登山道沿いでは広く泥質混在岩が分布
しており，豊口山ユニットの分布幅が小渋川・塩川流域
と比べて厚い特徴がある．同様の傾向は小黒山周辺部で
も共通している．代表的な豊口山ユニットのルートマッ
プを第 3. 11図に示す．

（1）泥質混在岩（Tgp）
泥質混在岩は，石灰岩・玄武岩火山砕屑岩などの小–大
規模岩体を包有し，小渋川本流から小瀬戸谷まで南北方
向に広く分布する．泥質混在岩の基質部は黒色から暗灰
色の泥岩で，数mmから数m幅のレンズ化したチャート・
砂岩・分泌石英脈の岩片及び岩塊を多数含む（第 3. 12図
a，b）．豊口山ユニット内では，地質図に表記できる規模
の砂岩・チャートの小規模岩体は認められない．そのた
め泥質混在岩に砂岩やチャートの分布を含めている．基
質部の泥岩は雲母鉱物の配列によって片理面を形成して
おり，せん断変形を受けて鱗片状に剥離する．
顕微鏡観察によると，岩片として含まれる石灰岩，珪
質泥岩，砂岩，チャート，石英，及びソーシュライト化
した斜長石の境界部で圧力溶解へき開が発達しており，
ポーフィロクラストの縁の一部が溶解している．また
ポーフィロクラストの周囲には，雲母鉱物からなるプ
レッシャーシャドーが形成し，非対称組織を示す．泥質
基質部は主に，白雲母，緑泥石，黄鉄鉱，炭質物等の不
透明鉱物から構成されており，白雲母や緑泥石からなる

片理面を形成している（第 3. 13図a，b）．

（2）石灰岩（Tgl）
豊口山ユニットの石灰岩は，小渋川–上沢合流部奥・
小河内沢中流・塩川中流・巫女淵奥・小瀬戸谷上流に広
く露出する．いずれの層理面も東に 30–50˚傾斜する同斜
構造を示し，数 10 mから数 100 m幅の小–大規模な石灰
岩体が南北方向に特徴的に分布する．大河原地域では，
ケスタ地形によって石灰岩の急崖が西側斜面に広範囲に
露出している（第 3. 12図c）．この急崖は河川による侵食
を受けた場合，急峻な渓谷を形成している（第 3. 12図d）．
野外で石灰岩は白色～灰色を呈し，小河内沢沿いでは，
泥質混在岩・玄武岩火山砕屑岩と細互層する層状石灰岩
が発達する．その層厚は数cmから数 10 mまで変化が著
しい．
顕微鏡観察によると，石灰岩は再結晶化した等粒状方
解石集合体からなり，生物遺骸は認められない（第 3. 13
図c）．炭質物，不透明鉱物，再結晶化した方解石粒子が
再配列して片理面を形成している．再結晶化した方解石
には双晶幅の太いタイプ IIの変形双晶が多数発達してい
る（第 3. 13図d）．

（3）玄武岩火山砕屑岩（Tgb）
玄武岩火山砕屑岩は，石灰岩と共に側方へ 0.4–1.0 km
連続する小–中規模岩体として，小河内沢，三伏峠登山
道，塩川，三峰川の一部地域で観察される．玄武岩火山
砕屑岩は，玄武岩火山角礫岩や玄武岩質凝灰岩を原岩と
し，野外では片状の泥質混在岩や石灰岩と密接に互層を
なす（第 3. 12図e）．野外で暗緑色から淡緑色を呈し，片
理の発達が弱い緑色の玄武岩岩塊を含む火山角礫岩を層
状に挟む場合がある（第 3. 12図 f）．塊状玄武岩は数mの
露頭規模で岩塊として観察できるが，地質図に表記でき
る小規模岩体（50 m以上）は，豊口山ユニットで認められ
ない．
顕微鏡観察によれば，玄武岩火山砕屑岩は基質部でア
クチノ閃石，緑泥石，緑れん石の変成鉱物が片理面を形
成し，細粒な単斜輝石を残存火成鉱物として含む（第
3. 13図e）．塊状玄武岩では，残存する単斜輝石と変質し
た基質からなるインターサータル組織を示す．また無斑
晶状組織を示す塊状玄武岩も観察される．斑晶鉱物仮像
や変成脈中には，パンペリー石，アクチノ閃石，緑泥石，
アルバイト，方解石集合体が観察される（第 3. 13図 f）．

年代：本報告により，豊口山ユニット中泥質混在岩 1試
料（Mk0103）の砕屑性ジルコン最若粒子年代（YSG）とし
て 147.8 ± 5.1 Ma，最若クラスター年代（YC1σ）として
150.5 ± 2.4 Ma（n = 7）のU–Pb年代が得られた（第 3. 10図
b，第 3. 1表，付表 2）．他にも，塩川で発見された石灰
岩転石からペルム紀を示唆するNeoschwagerina属のフズ
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第 3. 11図　豊口山ユニットのルートマップ
塩川上流地域の豊口山ユニットの代表的なルートマップ．U：ユニット．

リナ化石が発見されている（小林，1955）．塩川流域で露
出する石灰岩は豊口山ユニットに限られており，転石で
あるが豊口山ユニット起源の石灰岩と推定される．砕屑
性ジルコンU–Pb年代の最大堆積年代を考慮し，本ユニッ
トの付加年代は，キンメリッジアン期–ベリアシアン期
以降とする．

対比：仏像構造線に沿って約 50 km以上にわたって連続
する大規模な石灰岩体という岩相的特徴と，砕屑性ジル
コンU–Pb年代から推定される付加年代から，松岡ほか
（1998）の南部秩父帯三宝山ユニットに対比されると考
えられる．このユニットが南部秩父帯に相当するため，
三峰川ユニット（上吉田ユニット相当）や後述する寺沢
ユニット（柏木ユニット相当）が属する北部秩父帯に対
して，小黒山断層を介して大規模な構造不連続が存在す
ることになる．また下伊那地質誌編集員委員会（1976）の
小渋川層群上部層，天竜川上流域地質図調査・編集委員
会（1984）の小渋層群に相当する．北隣の市野瀬図幅地域
では，石灰岩を主とする御荷鉾・秩父帯上部層に対比さ
れる．高遠図幅地域では釜無川流域に広く分布する石灰
岩主体の釜無ユニットに対比されると考えられる．

3. 5　寺沢ユニット（Tp，Ts，Tc，Tm）

命名・定義：［新称］大河原地域中央部に分布し，変成
チャートと泥質千枚岩を主体とする地質体を寺沢ユニッ
トと命名する．
模式地：長野県下伊那郡大鹿村釜沢上流の寺沢周辺．
分布及び地質構造：寺沢ユニットは，三峰川大曲から南
沢を通り塩川小屋上流付近・鳥倉林道周辺に分布する．
いずれの分布域も限定的で，塩川及び小渋川流域での分
布幅は 0.5–0.8 kmと狭いが，鳥倉林道及び三峰川大曲で
は 2 km以上の幅で広範囲に分布する．ユニット西側境界
は，高角度な姿勢を示す所沢断層と低–中角度の姿勢を
示す湯オレ沢断層によって釜沢ユニットと接する．また
ユニット東側境界は低–中角度な姿勢の小黒山断層に
よって豊口山ユニットと接する．どちらの断層境界にも
明瞭な脆性破砕帯が発達するのが特徴である．三峰川ユ
ニットとの境界は所沢断層から派生する高角度な断層ま
たは，中角度な断層によって接する．構造的上位の三峰
川ユニット及び豊口山ユニット・構造的下位の三波川変
成コンプレックス釜沢ユニットとの境界断層の姿勢は，
主片理の構造と調和的である．
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第 3. 12図　豊口山ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）石灰岩（Tgl）及び泥質混在岩（Tgp）の互層（小河内沢・小日影沢合流部から 1 km上流）．泥質混在岩には破断した分泌石
英脈及び砂岩レンズが多数含まれる．（b）強く変形した泥質混在岩（Tgp；三峰川林道終点の取水口手前）．砂岩レンズも変
形して褶曲している．砕屑性ジルコンU–Pb年代測定露頭（Mk0103）．（c）豊口山西側に形成している石灰岩の急崖．鳥倉林
道ゲート駐車場から撮影．（d）渓谷を形成する石灰岩体（Tgl；小河内沢約 3 km上流）．小河内沢を西から東方向に撮影．（e）
片状を示す灰色泥質混在岩（Tgp）及び玄武岩火山砕屑岩（Tgb）の互層（小河内沢約 3.5 km上流）．（f）玄武岩火山砕屑岩
（Tgb）の片理面．数cm程度の火山砕屑岩の岩塊が観察される（小河内沢約 3.5 km上流）．
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第 3. 13図　豊口山ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）泥質混在岩中のレンズ状変成チャート（Ch）．黄鉄鉱（Py）が泥質基質部に形成している．オープンニコル．（b）圧力溶解
へき開を示す石英，長石の砕屑粒子．圧力溶解部は炭質物（CM）と雲母鉱物（Ms）とからなる．オープンニコル．（c）豊口山
ユニットの石灰岩．再結晶化が進行した方解石集合体（Cal）で構成されている．オープンニコル．（d）変形双晶を示す方解
石（Cal）．クロスニコル．（e）玄武岩火山砕屑岩．残存の単斜輝石（Re-Cpx），アクチノ閃石集合体（Act）と緑れん石（Ep）か
らなる．基質は緑泥石（Chl）及び緑れん石（Ep），不透明鉱物が充填している．オープンニコル．（f）玄武岩火山砕屑岩中に
発達する変成脈．パンペリー石（Pmp），緑泥石（Chl），アルバイト，方解石から構成される．
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標高の高い鳥倉山東方から豊口山西方にかけての地域
では，低角度な地質構造が明瞭で分布幅が大きい．即ち，
この地域では，寺沢ユニットは構造的下位の三波川変成
コンプレックス釜沢ユニットと共に，シンフォーム・ア
ンチフォームによって翼間隔の開いた緩やかな褶曲を繰
り返す．アンチフォーム・シンフォームは，北東–南西
走向で東もしくは西へ緩く傾斜する．主片理上に発達す
る線構造の集中度は弱い（第 3. 5図c）．小渋川から鳥倉
山東を通り，塩川に至る地域では，ほぼ南北走向の高角
度断層（所沢断層とその派生断層）により，寺沢ユニット
内に発達するシンフォーム西側翼部が切断される．また
変成チャートや片状変成玄武岩火山砕屑岩のレンズ状岩
体，アンチフォーム・シンフォームの褶曲構造は，小黒
山断層によって不連続に切断されている．
岩相：寺沢ユニットは，変成チャートと泥質千枚岩から
なり，変成砂岩・片状変成玄武岩火山砕屑岩及び塊状変
成玄武岩の小–大規模岩体をレンズ状に挟む．寺沢ユニッ
トの最下位を構成する変成チャートの大規模岩体は，寺
沢・小河内沢・湯オレ沢・小渋川に沿って連続的に追跡
できる．塩川周辺でも最下部を構成する変成チャート岩
体は低角度な姿勢で側方に連続して分布する．構造的上
位に向かうにつれて，泥質千枚岩中に変成砂岩・片状変
成玄武岩火山砕屑岩がレンズ状に分布する．代表的な寺
沢ユニットのルートマップを第 3. 14図に示す．

（1）泥質千枚岩（Tp）
泥質千枚岩は，変成砂岩・変成チャート・片状変成玄
武岩火山砕屑岩及び塊状変成玄武岩の小–大規模岩体を
包有し，鳥倉林道周辺・三峰川大曲周辺まで広く分布す
る．泥質千枚岩は露頭で黒色–銀灰色–灰白色を呈し，主
片理が密に発達する．またせん断変形を受けた面に沿っ
て薄く剥がれる．凝灰質な灰白色泥質千枚岩（第 3. 15図
a）や，炭質物を多く含む銀灰色–黒色泥質千枚岩（第 3. 15
図b）など岩相変化によって色調が変化する．泥質千枚岩
中に多数のブーディン化した変成砂岩が含まれる場合も
ある．露頭スケールの褶曲により，泥質千枚岩は緩やか
に東もしくは西へ 10˚前後傾斜する（第 3. 15図b）．泥質
千枚岩には，露頭規模でキンクバンドや微細褶曲へき開
もよく発達する．泥質千枚岩の主片理上には，フェンジャ
イトの配列で構成される西北西–東南東～北東–南西方向
の線構造が発達する（第 3. 5図c）．
顕微鏡観察によれば，泥質千枚岩は石英，アルバイト，
白雲母，緑泥石を主要な構成鉱物として含み，炭質物，
黄鉄鉱，炭酸塩鉱物を少量含む．主片理Siと軸面が平行
な等斜褶曲Fiは，主片理より 1つ前の片理Si-1を折りたた
んでいるのが観察される（第 3. 16図a）．また扁平に変形
した微細な再結晶石英粒子集合体に置換された放散虫化
石の周囲には，プレッシャーシャドーが形成されている
（第 3. 16図b）．キンクバンドは，褶曲構造を切断する分

泌石英脈と主片理面を変形させており，最後期の変形ス
テージで形成されたと示唆される（第 3. 16図c）．

（2）変成砂岩（Ts）
変成砂岩は，側方に 0.3–1.2 km連続する小–中規模岩

体としてレンズ状に分布する．鳥倉林道ゲート駐車場付
近・南沢周辺で露頭として確認でき，鳥倉山東方の 2,082 
mピークでは転石として分布を確認できる．変成砂岩は
露頭で灰白色–淡褐色を示す．ブーディン化した変成砂
岩が，泥質千枚岩中に含まれる場合もある．主片理は変
成砂岩中に発達するが，泥質千枚岩に比べて発達の程度
が弱い．
顕微鏡観察によると，変成砂岩には，石英・斜長石・
チャートなどの砕屑粒子からなるポーフィロクラスト
と，細粒化した黒色基質部が認められる（第 3. 16図d）．
斜長石はアルバイトと微細な白雲母の集合体に置換され
ている．変成砂岩中のポーフィロクラストである石英は，
強い波動消光を示す．チャート岩片の長軸は，主片理に
平行に配列する．この扁平なチャート岩片の内部には放
散虫の痕跡と推定される再結晶石英集合体が多数残され
ている．ポーフィロクラストとして含まれる斜長石・石
英の周囲には，非対称プレッシャーシャドーが形成され
ている．細粒化した黒色を呈する基質は，石英・アルバ
イト・白雲母・緑泥石・炭質物から構成される．泥質千
枚岩と比べると基質に含まれる白雲母や緑泥石の量が少
ない．

（3）変成チャート（Tc）
変成チャートは，側方に 0.5–8.3 km連続する小–大規

模岩体として小渋川，小河内沢，寺沢にかけて追跡でき
る．同様の変成チャートの大規模岩体は塩川本流とその
支流で連続的に追跡できる．寺沢ユニットでは他にも多
数の小–大規模の変成チャート岩体が多数観察される．野
外で灰色–白色を呈し，数cmから数 10 cmの珪質部と
数mm以下の泥質な薄層が繰り返す．薄層と主片理は平
行である（第 3. 15図c）．泥質千枚岩との岩相境界も，主
片理に平行である．変成チャートの原岩は，層状チャー
トと推定される．露頭では主片理と斜交する多数の石英
脈がメッシュ状に形成されている場合がある．
顕微鏡観察によると，変成チャートは隠微晶質な再結
晶石英集合体と不透明鉱物からなる．多くの場合再結晶
した微細石英の集合体（放散虫化石の痕跡）が確認され
る．

（4）片状変成玄武岩火山砕屑岩及び塊状変成玄武岩
（Tm）
寺沢ユニットの変成苦鉄質岩は片状変成玄武岩火山砕
屑岩及び塊状変成玄武岩からなり，側方に 0.6–3.3 km連
続する小–大規模岩体として鳥倉林道から塩川本流まで
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第 3. 14図　寺沢ユニットのルートマップ
小河内沢周辺地域における寺沢ユニットの代表的なルートマップ．U：ユニット．

泥質千枚岩中に挟まれる．他にも樺沢で複数の小規模岩体
として片状変成玄武岩火山砕屑岩及び塊状変成玄武岩が分
布する．露頭ではせん断変形により主片理が発達した暗緑
色–灰緑色を呈する片状変成玄武岩火山砕屑岩が多く認め
られ，塊状変成玄武岩が片状変成玄武岩火山砕屑岩に挟在
する場合がある（第 3. 15図d）．片状変成玄武岩火山砕屑岩
と泥質千枚岩との岩相境界は主片理に平行で，主片理の面
内に黒色の点紋が配列する．黒色の点紋は，残留火成鉱物
の単斜輝石や普通角閃石とこれらを置換した緑泥石やアク
チノ閃石の集合体で構成されている．塊状変成玄武岩は，
暗緑色–緑色を呈し，幅数mから数 10 mの岩塊として限定
的に分布し，連続的に追跡できる露頭は稀である．そのた
め地質図では，片状変成玄武岩火山砕屑岩と一括して地質
図に表記している．
顕微鏡観察によれば，片状変成玄武岩火山砕屑岩にはア
クチノ閃石と緑泥石の形態定向配列による主片理が認めら
れる（第 3. 16図e）．火成鉱物の単斜輝石は，多くの場合残

存しているが，周囲から緑泥石，緑れん石と針状アクチ
ノ閃石に置換され，汚濁している．普通角閃石は針状の
アクチノ閃石集合体に周囲から置換されている．基質に
は，アルバイト，パンペリー石，アクチノ閃石，緑泥石，
もしくはこれに緑れん石が加わった変成鉱物組合せが普
遍的に観察される．塊状変成玄武岩は主にインターサー
タル組織を示し，単斜輝石が残っている場合が多い．一
部で無斑晶状組織を示す塊状変成玄武岩も観察される．
基質は，アルバイト，パンペリー石，アクチノ閃石，緑
泥石，緑れん石及び不透明鉱物が観察される．塊状変成
玄武岩に観察される杏仁状構造や変成脈は，アクチノ閃
石，パンペリー石，緑れん石，アルバイト，方解石によっ
て充填されている（第 3. 16図 f）．片状変成玄武岩火山砕
屑岩や塊状変成玄武岩の針状アクチノ閃石の核部に希
に，青色～青紫色の多色性を示すナトリウム角閃石が認
められる．



− 38 −

第 3. 15図　寺沢ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）破断した灰色泥質千枚岩（Tp；鳥倉林道沿い）．（b）破断した黒色泥質千枚岩（Tp；寺沢約 1.0 km上流）．いずれの泥質千
枚岩も内部でキンクバンドや微細褶曲構造を示し低角度な地質構造が特徴．ハンマー部分がヒンジ．（c）変成チャート（Tc；
寺沢約 1.3 km上流部）．数 10 cmから数cmの珪質部と粘土層の互層からなる．泥質千枚岩と同じく低角度な地質構造を示
す．（d）観察される変成玄武岩火山砕屑岩（Tm）の露頭（鳥倉林道沿い）．

年代：本報告では，寺沢ユニット中の泥質千枚岩 1試料
（OS3-22），変成砂岩 2試料（OS3-19及びTk0401）の砕屑
性ジルコンU–Pb年代を新たに示す．本ユニットの泥質千
枚岩では，最若粒子年代（YSG）は 127.7 ± 4.9 Maで，最
若クラスター年代（YC1）は 136.7 ± 2.2 Ma（n = 6）である
（第 3. 17図a，第 3. 1表，付表 3）．ただし最若粒子年代
は，2番目に若い年代を示す粒子（134.6 ± 6.9 Ma）とは誤
差の範囲で重ならず，最若クラスター年代を構成する粒
子群に含まれない．コンコーダントな分析粒子数が 60粒
子と少ないため，本報告では最若粒子年代と最若クラス
ター年代の間を泥質千枚岩の最大堆積年代（バランギニ
アン期–前期アプチアン期）とする．一方で変成砂岩は，
最若粒子年代（YSG）として 158.0 ± 1.2 Ma及び 162.7 ± 
4.7 Ma，最若クラスター年代（YC1σ）として 167.9 ± 0.7 
Ma（n = 5）及び169.3 ± 3.7 Ma（n = 2）が得られた（第3. 17
図b–c，第 3. 1表，付表 4–5）．
一般に古日本弧を含む東アジア東縁部では，後期ジュ
ラ紀から前期白亜紀まで，火成活動の静穏期（magmatic 
hiatus）であったことが広く知られている（Sagong et al.，

2005；Mori et al.，2022；Eshima et al.，2023）．そのため寺
沢ユニット変成砂岩に含まれる砕屑性ジルコンは，後背
地側の火成活動が乏しいため堆積同時性のジルコン供給
が少なく，若い粒子集団の年代が最大堆積年代に近似で
きない可能性が高い．例えば四国地域では，変成砂岩中
の砕屑性ジルコン粒子に基づく最若クラスター年代は，
ジルコン結晶の供給が乏しいため，粗粒なジルコン粒子
集団のスポット的なイベント年代によって最も若い粒子
集団の年代が反映されていない可能性が指摘されている
（Nagata et al.，2019）．そのため大河原地域では，泥質千
枚岩中の砕屑性ジルコン年代を寺沢ユニットの最大堆積
年代と採用し，本ユニットの付加年代を前期白亜紀のバ
ランギニアン期–前期アプチアン期以降とする．
対比：変成チャートが多く，泥岩には主片理が発達して
泥質千枚岩となっていること，変成苦鉄質岩にナトリウ
ム角閃石が生じ低温高圧型（三波川）変成作用を被って
いる点，泥質千枚岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb最若年代
が前期白亜紀を示すことから，四国中央部の赤良木ユ
ニット（遠藤・横山，2019），関東山地神流川流域の柏木
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第 3. 16図　寺沢ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）泥質千枚岩中に観察される変成チャート層．強い変形によって薄層が折りたたまれている．Ch；変成チャート層．オー
プンニコル．（b）寺沢ユニットの泥質千枚岩．放散虫化石と推定される再結晶化した石英集合体がプレッシャーシャドーを
形成している．オープンニコル．（c）黒色泥質千枚岩中のキンクバンド．石英脈もキンクバンドの変形に参加している．雲
母鉱物が多い泥質千枚岩で顕著にキンクバンドが発達する．オープンニコル．（d）変成砂岩．強い延性変形によって粒子が
流動変形している．残存する石英，長石，及び変成チャート岩塊（Ch）はプレッシャーシャドーを形成しながら回転してい
る．石英は強い波動消光を示す．オープンニコル．（e）片状変成玄武岩火山砕屑岩．単斜輝石は緑泥石（Chl），緑れん石（Ep）
及びアクチノ閃石（Act）に置換されている．点線部は単斜輝石が変質しアクチノ閃石・緑泥石集合体となった部分．クロ
スニコル．（f）変成玄武岩中の空隙．パンペリー石（Pmp），方解石（Cal），アクチノ閃石（Act），及び緑れん石（Ep）が変成鉱
物として普遍的に観察される．オープンニコル．
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第 3. 17図　寺沢ユニット中の砕屑性ジルコンコンコーディア図とそれら年代ヒストグラム
（a）試料OS3-22，寺沢ユニット泥質千枚岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．（b）試料OS3-19，寺沢ユニット変成砂岩中の
砕屑性ジルコンのU–Pb年代．（c）試料Tk0401，寺沢ユニット変成砂岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．点線はディスコー
ダントなデータを示す．ディスコーダントなデータはヒストグラム，最若クラスター年代の計算から除外している．年代
ヒストグラムは，Isoplot/Ex4.15を利用して最若クラスター年代の加重平均を計算している．最若粒子年代（YSG）及び最若
クラスター年代（YC1σ）は第 3. 1表に記載している．

ユニット（Tominaga and Hara，2021；Lu et al.，2022）に対
比できる．本ユニットに対比される柏木ユニットは，第
5章で後述する御荷鉾ユニットに対比される御荷鉾緑色
岩類とともに同じ海洋底プレート層序をなし，同時期に
付加プリズム深部において底付け付加と低温高圧型（三
波川）変成作用を受けたと考えられている（Tominaga and 
Hara，2021；Lu et al.，2022）．また近隣地域では，本ユニッ
トは下伊那地質誌編集員委員会（1976）で定義された小
渋層群中部層の一部，天竜川上流域地質図調査・編集委
員会（1984）の小渋層群の一部に相当する．市野瀬図幅地
域では，御荷鉾・秩父帯の中部層の一部に対比される．

3. 6　変成作用

赤石山地北部の秩父付加コンプレックスが低温高圧型
（三波川）変成作用を受けていることは，1970年代から広
く認識されていた．渡辺（1970）は，大河原地域の詳細な
地質調査に基づき，秩父帯（大河原地域の秩父付加コン
プレックス）の変成玄武岩中にナトリウム角閃石やアク
チノ閃石等の三波川帯（大河原地域の三波川変成コンプ
レックス）と同様の変成鉱物組み合わせを有することを
報告している．大河原地域の変成度は，東部に向かって
低下するが，仏像構造線近傍の玄武岩中でも普遍的に緑
泥石・パンペリー石等が観察できることから，秩父帯全
域が低温高圧型（三波川）変成作用を被っていると解釈
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されている（渡辺，1970）．その後三波川帯–御荷鉾緑色岩
類–秩父帯の広域の変成鉱物組み合わせが検討され，大
河原地域は 3帯に変成分帯された（Watanabe，1974；
1977）．本報告で秩父付加コンプレックスに属する豊口山
ユニット・三峰川ユニットは，Zone I及び IIの一部に対
応しており普遍的にパンペリー石を含み，Zone IIからは
全岩化学組成によってナトリウム角閃石及び変成単斜輝
石（アルカリ輝石）を含むとされる（Watanabe，1974）．一
方で北部の高遠図幅地域では，パンペリー石は入笠ユ
ニット（本報告の三峰川ユニット相当）までしか産出せ
ず，チャート主体の程久保ユニット及び石灰岩主体の釜
無ユニット（本報告の寺沢ユニット及び豊口山ユニット
に相当）からは，低温高圧型（三波川）変成作用を示す変
成鉱物（パンペリー石やナトリウム角閃石）が変成玄武
岩から産出しない（牧本ほか，1996）．これは秩父付加コ
ンプレックス全域で低温高圧型（三波川）変成作用を示
唆する変成鉱物が観察できる大河原地域とは対照的な変
成鉱物組み合わせであり，北部に向かって低温高圧型
（三波川）変成作用が低くなることを示している．一方で
イライト結晶度に基づく変成解析より，赤石山地北部地
域は戸台層を除き三波川帯と秩父帯がほぼ同じ変成作用
を受けていることが明らかになっている（金本・大塚，
2000b）．秩父帯はアンキ帯高温部からエピ帯低温部相当
の変成相で形成されたと推定され，特に変成度が高い高
遠図幅北東地域は，木船花崗閃緑岩体の接触変成作用の
影響が示唆されている．
大河原地域でも先行研究（渡辺，1970；Watanabe，

1974；1977）の指摘どおり，寺沢ユニット及び三峰川ユ
ニットの一部で，ナトリウム角閃石や変成単斜輝石がケ
ルスート閃石や単斜輝石の縁に観察される（第 3. 9図d，
e）．また普遍的にパンペリー石+アクチノ閃石+緑泥石
の変成鉱物組み合わせも確認できた．塊状玄武岩中に含
まれる変成鉱物の代表的な鉱物化学組成を第 3. 2表に示
す．これらの変成鉱物組み合わせから，小渋川から三峰
川流域にかけての秩父付加コンプレックス（主に三峰川
ユニット下部と寺沢ユニット）で，低温高圧型（三波川）
変成作用を経験したと判断できる．そのためより詳細な
変成鉱物組み合わせと変成鉱物の空間分布は，三波川変
成コンプレックスと合わせて第 5. 6節の変成・変形作用
にて紹介する．
各ユニットの変成温度推定には，泥質混在岩，泥質千
枚岩中に普遍的に含まれる炭質物を利用した炭質物ラマ
ン地質温度計を適用した．薄片中炭質物の顕微ラマン分
光分析には，新潟大学設置の顕微ラマン分光装置（Jasco，
NRS-3100）及び産総研地質調査総合センター設置の顕微
ラマン分光装置（Airix，STR-Raman）を利用した．詳細な
分析法は，Nakamura et al.（2019）に従い，Kouketsu et 
al.（2014）の温度換算式を利用して変成温度を推定して
いる．各ユニットの変成温度の平均値を第 3. 3表に示す．

炭質物ラマン地質温度計に基づく最高変成温度は三峰川
ユニット・寺沢ユニット・豊口山ユニットで，284 ± 21 
℃・294 ± 16 ℃・296 ± 20 ℃となり，3ユニット内の平均
的な変成温度条件に有意な違いがない．ただし単一ユ
ニット内で変成温度を比較すると，変成温度に違いが観
察される．三峰川ユニットでは，大河原地域中央北部に
位置する黒川牧場や小瀬戸の湯付近で変成温度が低い傾
向があり，南部に向かって変成温度が上昇する．森ほか
（2021）は，小渋川沿い（寺沢ユニットから豊口山ユニッ
トに相当）に炭質物を用いた変成温度解析を実施し，中
央構造線から一度低下した変成温度が，仏像構造線に向
かって再度約 350 ℃付近まで上昇する温度構造を報告し
ている．
豊口山ユニット中では，パンペリー石+アクチノ閃石

+緑泥石，パンペリー石+アクチノ閃石+緑れん石+緑泥
石，緑れん石+アクチノ閃石+緑泥石，アクチノ閃石+緑
泥石の変成組み合わせがユニット全域で観察される．一
方で，低温高圧型（三波川）変成作用を示唆するナトリウ
ム角閃石や変成単斜輝石を含まない．第 5章で用いる理
想的なNa2O-CaO-MgO-Al2O3-SiO2-H2O（NCMASH）系に
おける相平衡図と各ユニットで得られた炭質物ラマン地
質温度計での変成温度見積もり（第3. 3表）を組み合わせ
ると，豊口山ユニットの変成圧力は，296 ± 20 ℃，2.8–6.0 
kbarと推定される．ナトリウム角閃石や変成単斜輝石を
生じていないことを考慮すると後述する御荷鉾ユニッ
ト，釜沢ユニット，黒川沢ユニットの低温高圧型（三波
川）変成作用より低圧の変成圧力条件が推定される．変
成苦鉄質岩類の鉱物共生に基づく変成相では，パンペ
リー石アクチノ閃石亜相の変成作用を被ったと推定され
る．三峰川ユニット及び寺沢ユニットの変成温度圧力条
件は，第 5章で紹介する．
秩父付加コンプレックスの 3ユニット中の泥質混在
岩・泥質千枚岩の炭質物ラマン地質温度計に基づく平均
変成温度は，いずれも 300 ℃を下回っているためフェン
ジャイトK–Ar年代に基づく変成年代の検討を実施して
いない．しかし寺沢ユニットは変成作用，岩相及び原岩
の付加年代から柏木ユニット（松岡ほか，1998）に対比さ
れる可能性がある．同じく構造的上位の三峰川ユニット
は低温高圧型（三波川）変成作用を被っている上吉田ユ
ニット（松岡ほか，1998）に対比できる可能性がある．ま
た低温高圧型変成作用を被る三峰川ユニットの一部の岩
相は，松岡ほか（1998）で上吉田ユニットに一括された万
場層・上吉田層の中でも，特に万場層の岩相層序に対比
される可能性が高い．関東山地柏木ユニットと万場層の
フェンジャイトK–Ar年代は，それぞれ 117–110 Ma及び
132–107 Ma（Lu et al.，2022）と報告されており，赤石山地
でも同様の年代幅（前期白亜紀）に低温高圧型（三波川）
変成作用を被ったと示唆される（第 3. 2図）．



− 42 −

第 3. 2表　三波川変成コンプレックス及び秩父付加コンプレックス中の低温高圧型変成鉱物の代表的な鉱物化学組成
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第 3. 3表　大河原地域泥質岩の変成温度

D1 band FWHM：D1バンドの半値幅，AC：付加コンプレックス，MC：変成コンプレックス．
Kouketsu et al.（2014）の炭質物ラマン地質温度計を利用して最高変成温度を推定．
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第 4章　下部白亜系

（中村佳博）

大河原地域に分布する下部白亜系は，アンモナイトや
トリゴニアなどの大型化石を産する汽水–浅海成の地層
で，戸台層と呼ばれる．高遠図幅地域から大河原地域ま
で三波川変成コンプレックスと秩父付加コンプレックス
の境界付近に発達する戸台構造帯内部でレンズ状に分布
する特徴を有する．

4. 1　概要及び研究史

市野瀬図幅地域の長谷村戸台付近でトリゴニア化石を
含む白亜系の分布が報告（例えば，脇水，1899）されて以
降，多数の古生物学研究を経て，石井ほか（1953）により
この下部白亜系は戸台層と命名された．前田・北村
（1965）は，戸台層を岩相変化と化石群の特徴から 3つの
堆積サイクルからなる上部層・中部層・下部層に区分し，
トリゴニア化石は主に上部層から産出することを明らか
にした．北村ほか（1979）は上部層から産出するアンモナ
イト化石を基に，戸台層の堆積年代を後期アプチアン期
の後半と報告している．田代ほか（1986）は，下部層から
オーテリビアン期を示す汽水生の二枚貝・巻貝化石の産
出を報告し，下部層と中–上部層の間で岩相・化石群集
が異なることを指摘した．そして下部層を戸台層から独
立させ小黒川層と呼ぶことを提唱した．このほか戸台層
中の礫岩から，花崗岩質岩礫及び珪長質溶結凝灰岩礫の
研究が報告されている（加納，1961；小井土ほか，1975；
牧本ほか，1996）．

4. 2　戸台層（Td）

命名・定義：石井ほか（1953）が命名．北北東–南南西方
向へ帯状に分布する下部白亜系で，多数のトリゴニア・
アンモナイトの化石を産する．石灰質砂岩，珪質砂岩，
礫岩，黒色頁岩から構成される．
模式地：市野瀬図幅地域の旧長谷村（伊那市）戸台（石井
ほか，1953）．
分布及び地質構造：大河原地域の戸台層は，船形沢上流
及び黒川牧場周辺に分布するが，東西両側は脆性断層で
境され，その分布範囲は限られる．三波川変成コンプレッ
クス及び秩父付加コンプレックスとの境界付近に分布
し，戸台層の両側は断層境界でそれぞれのコンプレック
スと接する．戸台層が最も広く分布する黒川牧場周辺の
ルートマップを示す（第 4. 1図）．先行研究（渡辺，1970；

天竜川上流地域地質図調査・編集委員会，1984）では，入
山沢上流にも戸台層が分布すると報告されているが，こ
こでは三峰川ユニットのチャート及び泥質混在岩が広く
分布しており，戸台層起源と推定できる礫岩・砂岩等の
転石は確認できなった．一方で青

せい

田
だ

山
やま

から前茶臼山方面
へ続く林道沿いでは，戸台層起源と推定される強く変形
した礫岩の転石が発見された（第 4. 2図a）．これまでの
先行研究（天竜川上流地域地質図調査・編集委員会，
1984）や本報告の地質図では蛇紋岩が広く分布する地域
で，地質図に表記できる戸台層の分布は確認できない．
しかしこの周辺にも戸台層起源の礫岩が岩塊ないし小規
模岩体として断層沿いに挟在する可能性がある．
岩相：戸台層を構成する主要岩類は，砂岩・礫岩及び泥
岩である．大河原地域において主要岩類の層厚は数mか
ら数 100 m以下で，全域にわたり脆性変形を被っている
（第 4. 2図a，b）．また分布も限定的で，堆積相の特徴な
どは不明である．ユニット境界断層付近では，泥岩や砂
岩は強く脆性破砕し，三波川変成コンプレックス御荷鉾
ユニットの変成玄武岩起源の緑色断層ガウジと直接接し
ている（第 4. 2図c）．野外で砂岩は，灰白色から灰色を
呈し，泥岩やシルト岩を偽礫として含む（第 4. 2図d）．砂
岩は，一般的に中粒から礫質な砂岩で，礫岩や礫質砂岩
に漸移する．断層付近では，レンズ状に強く破断され，
せん断変形を受けた泥岩と共に観察される．礫岩は，礫
支持もしくは基質支持で，円磨度の高いチャート，泥岩，
砂岩，花崗岩礫を含む（第 4. 2図a，e）．チャート，砂岩，
泥岩礫は延性的に変形して扁平に押し潰されている場合
が多い．殆どチャートの円礫から構成される礫岩を笹山
に続く尾根沿いで確認している（第 4. 2図 f）．この露頭
は径数cm–数 10 cmのチャート・泥岩の円礫から構成さ
れおり，岩相の特徴から市野瀬図幅地域の戸台層と断層
関係で接する塩

しょ

平
べら

層の可能性がある（下伊那地質誌編集
委員会，1976；天竜川上流地域地質図調査・編集委員会，
1984）．ただし大河原地域ではこの 1露頭しか確認でき
ず，尾根付近で露頭状況が悪く側方への連続性が不明確
であることから，この円礫層を戸台層に含めた．泥岩は，
野外で暗灰色ないし黒色を呈し，砂岩や礫岩中に幅数m
以下で挟まれる．
顕微鏡観察によると，砂岩は円磨度の低い堆積岩岩片，
火山岩岩片，石英，アルカリ長石，ソーシュライト化し
た斜長石等と粘土鉱物や不透明鉱物からなる基質から構
成されており，やや淘汰が悪い特徴を示す．火山岩岩片
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第 4. 1図　戸台層のルートマップ
黒川牧場周辺に分布する戸台層の代表的なルートマップ．戸台層は両側を断層で区画されている．U：ユニット．
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第 4. 2図　戸台層の主要構成岩類の産状と岩相
（a）変形した礫岩（Cg）．青田山林道の転石．周辺に戸台層の露頭はない．（b）黒川牧場北方の断層帯付近で観察される泥岩
（Ms）．破断した砂岩（Ss）をレンズ状に含む（黒川沢上流 3.7 km付近）．（c）破断した戸台層砂岩と三波川変成コンプレックス
御荷鉾ユニットの断層関係（黒川沢上流 3.5 km付近）．白点線が境界断層．（d）戸台層砂岩の産状（Ss；黒川沢上流 3.5 km付
近）．（e）基質支持の戸台層礫岩（Cg）．黒川牧場南側枝沢の転石．（f）チャート円礫から構成される礫岩．笹山に続く西側尾根
中腹．
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は流紋岩などの珪長質火山岩で，堆積物岩片は主に隠微
晶質な石英集合体からなるチャートと泥岩である（第
4. 3図a）．堆積岩岩片や火山岩岩片の割合が，石英・長
石類より多い特徴を示す．重鉱物としてジルコン・緑れ
ん石・褐れん石等が多数含まれる．礫岩は，一般に細礫
~中礫大の亜角礫から円礫を示す．基質は中粒から極粗
粒砂岩からなり，礫支持から基質支持まで変化を示す．
礫種は，堆積岩としてチャート，泥岩，砂岩，火成岩と
して珪長質火山岩，花崗岩の礫を含む．顕微鏡下で泥岩
や砂岩礫は，扁平な形状を示す（第 4. 3図b，c）．また
チャート礫は，再結晶化しメッシュ状に石英脈が発達し
ており，再結晶した放散虫化石の痕跡が観察される（第
4. 3図b）．泥岩は，一般に淘汰が悪く，砕屑粒子として
石英，長石類と弱い定向配列を示す雲母類が含まれる．

黒色シームには炭質物も含まれる（第 4. 3図d）．泥岩中
に含まれる炭質物を利用した炭質物ラマン地質温度計を
利用すると，最高変成温度は 248–296 ℃で，平均は 276 
± 17 ℃（誤差表記は 1σ，第 3. 3表）である．周囲の秩父付
加コンプレックスや三波川変成コンプレックスよりも変
成温度が 30–50 ℃低い特徴を示す．

年代：大河原地域の戸台層は，分布が断片的で化石の産
出報告もない．そのため戸台層のうち上部・中部・下部
層のいずれに対比できるのか不明である．そのため田代
ほか（1986）で推定された戸台層下部層から上部層の年
代幅であるオーテリビアン期–アプチアン期の堆積年代
であると推定した．

第 4. 3図　戸台層主要構成岩類の薄片写真
（a）典型的な砂岩．砕屑粒子として石英集合体（Qz），斜長石（Pl），アルカリ長石（Afs）を含み，基質には緑泥石（Chl）や重鉱物
のジルコン（Zr）を含む．クロスニコル．（b）変形した礫岩．チャート中の斑点は再結晶化した放散虫からなる．オープンニ
コル．（c）泥岩，チャート，砂岩礫から構成される変形した礫岩．オープンニコル．（d）泥岩．雲母と炭質物（CM）を含むシー
ムを形成している．砕屑粒子は石英（Qz），白雲母（Ms），長石類からなる．オープンニコル．
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第 5章　三波川変成コンプレックス

（宮崎一博・中村佳博）

白亜紀に低温高圧型変成作用を被った変成岩類を三波
川変成コンプレックスとして扱う．大河原地域の三波川
変成コンプレックスは，地帯区分（断層で隔てられた地
帯）の三波川帯および秩父帯に分布する変成岩類に相当
する．また大河原地域の三波川変成コンプレックスを，
御荷鉾ユニット・釜沢ユニット・黒川沢ユニットに区分
した（第 5. 1図）．これらのユニットは，渡辺（1970）によ
る三波川帯（御荷鉾緑色岩類を含む）及び秩父帯に属す
るが，帯状に分布しないことから本報告では帯区分を用
いず，三波川変成コンプレックスとして一括して扱う．
また，秩父付加コンプレックスの寺沢ユニット及び三峰
川ユニット下部も，低温高圧型（三波川）変成作用を被っ
ている．そのため本章では，三波川変成コンプレックス
に加え，寺沢ユニットと三峰川ユニット下部についても，
研究史と変成・変形作用について紹介する．

5. 1　研究史

大河原地域の三波川変成コンプレックスに関する研究
は，石井ほか（1953）に始まる．石井ほか（1953）は，高
遠，市野瀬，鹿塩，大河原，地蔵峠，程野を経て和田に
至る東西約 10 km，南北約 70 kmを調査し，大河原地域
の三波川変成コンプレックス及び秩父付加コンプレック
スに相当する地層を伊那層とし，更に伊那層を下部と上
部に区分した．三波川変成コンプレックスは，伊那層下
部に対比される．伊那層下部は，緑色片岩類（大河原地
域の苦鉄質片岩，以下括弧内の記述は同様に大河原地域
での記載名を指す），黒色片岩類（泥質片岩）と少量の石
灰岩（変成石灰岩）からなる（石井ほか，1953）．変成度は
東方に向かって低下し，東部に分布する伊那層上部層
（秩父付加コンプレックス）では未変成の地層が分布す
る（石井ほか，1953）．石井ほか（1953）は，伊那層下部と
上部は整合関係とし，変成部と未変成部の境界は地層の
走向傾斜と斜交すると報告している．また石井ほか
（1953）では，大河原地域の超苦鉄質岩類・変成斑れい岩
（御荷鉾ユニット）を，伊那層下部（黒川沢ユニット）に貫
入した火成岩類としている．

1970年代に入ると，渡辺暉夫により大河原地域の三波
川変成コンプレックス及び秩父付加コンプレックスが詳
細に調査され，一連の研究成果が公表される．渡辺
（1970）は，御荷鉾緑色岩（御荷鉾ユニット）の東側を区切
る戸台構造線を境に，これより西側を三波川帯に，東側

を秩父帯に区分した（第 3. 3a図）．なお秩父帯の東は，仏
像構造線で区切られる．渡辺（1970）によると，三波川帯
は，西側の結晶片岩（黒川沢ユニットの片岩類），東側の
御荷鉾緑色岩（御荷鉾ユニット）からなる．結晶片岩の大
部分は，肉眼で確認できるアルバイト斑状変晶を含まな
い片岩であるが，見かけ最下部にアルバイト斑状変晶を
含む片岩が出現する．御荷鉾緑色岩は，変成玄武岩及び
変成玄武岩火山砕屑岩（狭義の「御荷鉾緑色岩」），超苦鉄
質岩（超苦鉄質岩類），斑れい岩（変成斑れい岩），輝緑岩
（粗粒な変成玄武岩，もしくは細粒な変成斑れい岩）に区
分される．渡辺（1970）による「御荷鉾緑色岩」の原岩は，
玄武岩組成の凝灰角礫岩，火山角礫岩，凝灰岩，火山礫
凝灰岩，塊状溶岩，枕状溶岩からなる．また輝緑岩や細
粒な斑れい岩などは貫入岩体をなし，岩体縁には周縁急
冷相を持つ．「御荷鉾緑色岩」のうち，凝灰岩起源の岩相
には片理が発達する（渡辺，1970）．なお渡辺（1970）では，
「御荷鉾緑色岩」が，結晶片岩類に整合に重なる地質構造
が提案されている．
渡辺（1970）は，秩父帯に分布する地質体を弱変成の古
生層とし，下部層・中部層・上部層に区分した．この弱
変成の古生層は，本報告による大河原地域の三波川変成
コンプレックス釜沢ユニットと，秩父コンプレックス寺
沢ユニット・三峰川ユニットの構造的下部に相当する．
渡辺（1970）は，大河原地域の秩父帯は，西から東側に向
けて，上位の層準が累重するとした．上述の三波川帯に
接する付近の秩父帯の下部層は，泥質片岩及び苦鉄質片
岩を主体とし，少量の珪質片岩，砂質片岩，石灰質片岩
を含む．また苦鉄質凝灰岩起源の変成岩には，ナトリウ
ム角閃石が生じていることを明らかにした．更に渡辺
（1970）は上記の関係から，三波川帯と秩父帯の間に層序
学的な間隙はあっても，変成作用は連続的であると結論
している．秩父帯中部層は，塩川流域では泥質準片岩（千
枚岩）が多く分布し，苦鉄質岩，珪質岩を伴う（渡辺，
1970）．同じく中部層が分布する小渋川流域では，泥質岩
を主体とし，砂質岩，珪質岩，苦鉄質岩が伴う．渡辺
（1970）の秩父帯上部層は，珪質岩とその上位にある連続
性の良い石灰岩からなり，これらの岩石の中に泥質岩，
苦鉄質岩が挟まれる．苦鉄質岩は，凝灰岩，溶岩，火山
礫凝灰岩及び輝緑岩，斑れい岩の岩床等であり，単斜輝石
及び普通角閃石の残留火成鉱物，希に斜長石も残存してい
ると記載されている．渡辺（1970）では，秩父帯の地層は
下部層から上部層へ向かい変成度が低くなるとされた．
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第 5. 1図　三波川変成コンプレックスの付加・変成年代
赤石山地，関東山地，紀伊半島，四国地域の三波川変成コンプレックスの付加・変成年代の対比．中部地方領家深成変成コ
ンプレックスにおける代表的な広域及び接触変成作用（1Kawakami et al.，2022；2Miyazaki et al.，2023），火成作用の年代 
（3Takatsuka et al.，2018a；4Takatsuka et al.，2018b），中央構造線の脆性変形（5Kubota and Takeshita，2008；6Kanai and Takagi，
2016；7Kubota et al.，2020），及び 領家深成変成コンプレックスと三波川変成コンプレックス接合（8Nakamura et al.，2022）の
タイミングを比較として記載している．三波川変成コンプレックスの地表露出タイミングは 9成田ほか（1999）に従う．フェ
ンジャイトK–Ar年代に基づく三波川変成コンプレックスの高圧変成作用の年代（LGM）は，10遠藤・横山（2019），11平島ほ
か（1992），12Itaya and Fukui（1994），13Lu et al.（2022），14柴田・高木 （1988），15渡辺ほか （1982）を引用した．御荷鉾ユニット
の火成作用は，10遠藤・横山（2019），16Sawada et al.（2019），17Tominaga and Hara（2021） を引用した．砕屑性ジルコンU–Pb年
代は，18Endo et al.（2018），19Endo et al.（2017），20Nagata et al.（2019），21長田ほか，（2015），22志村ほか，（2021），23冨永ほか
（2019），24Tsutsumi et al.（2009）を引用した．大河原地域の最若粒子年代（YSG）及び最若クラスター年代（YC1σ）に関しては，
第 3. 1表にまとめた年代データをプロットした．GPlateを用いた海洋プレートモデルは，25Matthews et al.（2016）及び 26Müller 
et al.（2016）のデータを基に構築．海嶺沈み込みタイミングは，27Seton et al.（2015）を引用．PMC；深成変成コンプレックス，
MC；変成コンプレックス，AC；付加コンプレックス，U；ユニット .

Watanabe（1977）では，大河原地域の三波川変成コンプ
レックスが露出する代表的なルートの地質柱状図が示さ
れている．三波川帯からは，大河原地域北部の大花沢セ
クション（三波川変成コンプレックス黒川沢ユニットの
下部が分布）で層厚 260 m，同じく大河原地域北部の手開
沢セクション（黒川沢ユニットの下部–中部が分布）で層
厚 860 mの柱状図が示されている．更に，塩川沿いの沢
井付近（黒川沢ユニットの上部が分布）の凝灰角礫岩と
凝灰岩などの火山砕屑岩からなる柱状図も示されてい

る．また，鳥倉山付近に分布する御荷鉾緑色岩（御荷鉾ユ
ニット）の層厚を約 1,000 mと見積もっている．Watanabe
（1977）では，秩父帯に分布する地層群についても，詳細
な岩相記載と岩相柱状図が掲載されている．このうち大
河原地域で秩父付加コンプレックスに区分した寺沢ユ
ニットと三峰川ユニットの地層の一部は，片岩からなる
と記載されている．大河原地域の釜沢ユニットに相当す
る部分で見かけの層厚 735 mの柱状図が，そして大河原
地域の寺沢ユニットと豊口山ユニットを合わせたものに
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相当する部分で層厚 470 mの柱状図が示されている．小
渋川沿い及び小河内佐波の秩父帯の柱状図も示されてい
る．

Watanabe（1977）では，大河原地域の三波川変成コンプ
レックスの苦鉄質変成岩の原岩に関する特徴も記載され
ている．全岩化学組成を利用したSiO2–（Na2O + K2O）に
よる火成岩分類に基づくと，大河原地域の変成玄武岩は
高アルカリグループ（アルカリ系列），中アルカリグルー
プ（高アルミナ岩系列），低アルカリグループ（ソレアイト
系列）に区分される．更に（MgO-FeO + Fe2O3）–（Na2O + 
K2O）ダイアグラムでは，低アルカリ岩系の変成玄武岩
は，関東山地の御荷鉾緑色岩と同様の全岩化学組成の領
域にプロットされる．また高アルカリ岩系及び中間アル
カリ岩系の変成玄武岩は，四国西部の御荷鉾緑色岩と対
比される．また残留する単斜輝石のSi-Al及びSi-Ti判別
図（丸山，1976）を用いて，原岩の推定を実施している
（Watanabe，1977）．この検討によって御荷鉾緑色岩の緑
色岩（変成玄武岩）中の殆どの単斜輝石は，アルカリ玄武
岩中の単斜輝石の組成領域にプロットされることを示し
た．また角閃石はケルスート閃石であり，アルカリ玄武
岩マグマからの晶出を示唆する．一方斑れい岩中の単斜
輝石は，ソレアイト玄武岩中の単斜輝石の組成領域にプ
ロットされる．Watanabe et al.，（1978）は，三峰川沿いの
小瀬戸峡の御荷鉾緑色岩中の単斜輝石の起源を同様の方
法で求め，多くはソレアイト玄武岩の組成領域にプロッ
トされることを示した．従って御荷鉾緑色岩中の変成玄
武岩には，アルカリ玄武岩とソレアイト玄武岩の両方が
存在する．
渡辺（1970）は，三波川帯及び秩父帯を構成する地層群
の地質構造についても詳細な報告を行った．渡辺（1970）
によると，露頭スケールのメソスコピックな構造では，
三波川帯に分布する地層群の方が秩父帯に比べはるかに
複雑であり，小褶曲が発達するとされた．ただし三波川
帯及び秩父帯で，メソスコピックな構造要素は基本的に
同じであると述べられている．渡辺（1970）よると，三波
川帯及び秩父帯の大部分の泥質岩では，変成分化作用に
より生じた鉱物組成の異なる面構造であるS1，面構造S1

と高角度で斜交する面構造S2，また秩父帯東部の粘板岩
に見られるスレート劈開が識別される．褶曲構造は，面
構造S1に平行な軸面をもつ等斜褶曲である褶曲F1，褶曲
F1を曲げる小規模な変形運動（小褶曲），面構造S2と密接
な関係性を示す褶曲F2，褶曲軸部が鋭角的な褶曲F3，及
び戸台層や四万十帯の粘板岩に見られるキンク褶曲F4

が識別された．三波川帯及び秩父帯の面構造S1，S2及び
ちりめんじわ線構造の検討から，三波川帯の地層群に認
められる変形運動が秩父帯の地層群にも及んでいること
は明らかだと結論している（渡辺，1970）．また大河原地
域の重複変形は，褶曲F1，小褶曲，褶曲F2，褶曲F3，褶
曲F4の順に起こったことが示された．渡辺・菅家（1974）

は，中央構造線に近づくほど翼部の閉じた褶曲F2が多く
なることを指摘した．また渡辺（1974）は，褶曲F1を変成
鉱物の集合部の配列から更に 2つに細分している．1つ
は，褶曲F1の軸面に軸面劈開が発達する褶曲F1−a，もう一
つは，軸面劈開が発達しない褶曲F1−bである．褶曲F1−aは
秩父帯の変成岩類にのみに産するとしている．同様な褶
曲構造の細分は，Watanabe（1977）でも行われている．
河内・渡辺（1974）は，大河原地域に分布する秩父帯

（本報告では三波川変成コンプレックス釜沢ユニット）
の苦鉄質変成岩の変成鉱物共生を検討し，互いに接触し
ている相のみによる安定な共生関係判定を提案した．
Watanabe（1974）は，この判定方法を小渋川沿いの秩父帯
の苦鉄質変成岩に適応して変成分帯を行った．Watanabe
（1974）が分帯を行った岩石は，大河原地域の三波川コン
プレックス御荷鉾ユニット，釜沢ユニット，及び秩父付
加コンプレックス寺沢ユニット，豊口山ユニットの苦鉄
質岩に相当する．Watanabe（1974）によると，三波川帯及
び秩父帯全体では，パンペリー石の出現で特徴づけられ
る I帯，パンペリー石とナトリウム角閃石も出現するこ
とで特徴づけられる II帯，パンペリー石の消滅で特徴づ
けられる III帯に分帯される．変成度は，I帯から III帯へ
高くなり，I帯はパンペリー石アクチノ閃石片岩相（パン
ペリー石アクチノ閃石亜相）に，II帯と III帯は，藍閃石
片岩相（青色片岩相）に相当する．小渋川沿いの秩父帯と
解釈されてきた三波川変成コンプレックス釜沢ユニット
や秩父付加コンプレックス寺沢ユニット・豊口山ユニッ
トは I帯に属する．河内・渡辺（1974）の手法を用いると，
更に 3つの帯に細分される．即ちパンペリー石，緑泥石，
方解石の共生で特徴づけられる Ia，パンペリー石，緑泥
石，アクチノ閃石で特徴づけられる Ib，そしてパンペリー
石，緑泥石，緑れん石の共生で特徴づけられる Icである．
I帯の変成度は，Ia，Ib，Icの順に高くなる．II帯では，パ
ンペリー石はナトリウム角閃石と接することはない．ま
た II帯では石英を伴わないひすい輝石や石英と共存する
エジリンオージャイトが稀に出現する．エジリンオー
ジャイトの詳細な共生関係と化学分析値は，Watanabe
（1975）に掲載されている．III帯では，三波川帯の最も西
側の泥質片岩中にざくろ石が出現する（Watanabe，
1974）．同様の変成分帯は，Watanabe（1977）でも検討さ
れており，II帯は単斜輝石の周囲に生じたナトリウム角
閃石の出現で I帯と区別され，III帯はパンペリー石と緑
れん石が接することがなくなる特徴で II帯と区別され
る．I帯及びII帯はパンペリー石アクチノ閃石亜相に相当
し，III帯は，青色片岩相に相当する（Watanabe，1977）．な
おWatanabe（1974）では，III帯でパンペリー石が消滅する
と記載しているが，Watanabe（1977）では，III帯でもパン
ペリー石は残存すると記載を変更している．ただし，パ
ンペリー石と緑れん石は接していない．またWatanabe
（1977）では，II帯に産するひすい輝石と III帯に産するざ
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くろ石の化学組成も掲載されている．大河原地域の苦鉄
質変成岩におけるナトリウム角閃石の出現は，全岩の
Fe2O3/FeO，MgOに制御され，パンペリー石の出現は，全
岩のMgO/CaO，Fe2O3/FeOに依存することが示された
（Watanabe，1977）．従って全岩化学組成の評価なしに，こ
れらの鉱物の出現を大河原地域の変成度の指標として使
えない．更に大河原地域のアクチノ閃石の組成は，変成
度の増加と共にNa2OとAl2O3が増加することが示された
（Watanabe，1977）．鉱物組合せの解析と実験岩石学で得
られている結果から，大河原地域の三波川変成作用の変
成条件として，300–350 ℃，5–6 kbarが推定されている
（Watanabe，1977）．
大河原地域の御荷鉾ユニットの超苦鉄質岩類の火成岩
岩石学的研究も 1950年代から盛んに行われている．島津
（1956）は，大河原地域の超苦鉄質岩類とこれに伴う苦鉄
質岩類が，かんらん岩（ダナイト及びウェールライト），
細粒及び粗粒斑れい岩，斑れい岩ペグマタイト，アルビ
タイトからなることを明らかにした．かんらん岩は蛇紋
石化が，斑れい岩の一部はロジン岩化が進行している．
Iizumi（1968）は，超苦鉄質岩類が，ダナイト，ソーシュ
ライト含有ダナイト，ウェールライト，ソーシュライト
含有ウェールライトからなることを明らかにした．また
これらの超苦鉄質岩類は，50 %以上のかんらん石を含ん
でいるものが多いとした．飯泉（1972）は，超苦鉄質岩及
び苦鉄質岩のRb，Srの含有量と同位体比を測定した．い
ずれのRb含有量も数ppm以下で，極端に濃度が低く，Sr
含有量は，数ppmから数 100 ppmまで変動を示す．これ
らの含有量及びRb/Sr比から海洋底ソレアイト玄武岩の
特徴に類似すると判断している．また飯泉（1975）は，御
荷鉾ユニットに脈状で産する角閃石斑れい岩について，
残晶角閃石の化学組成を報告している．残晶角閃石は，
エデン閃石，パーガス閃石，マグネシオホルンブレンド
の中間的な組成であり，関東山地の御荷鉾緑色岩，東海
地方浜名湖北の御荷鉾緑色岩雨生岩体，紀伊半島東部の
御荷鉾緑色岩鳥羽岩体の超苦鉄質岩類に伴われる苦鉄質
岩中の残晶角閃石とほぼ同じ組成であることを明らかに
した．牧本（1978）は，大鹿村入沢井南方の超苦鉄質岩類
及び苦鉄質岩類（以下，入沢井超苦鉄質複合岩体）の詳細
な地質調査と岩石学的研究を行い，以下のことを明らか
にした．1）入沢井超苦鉄質複合岩体と周囲の三波川帯の
泥質片岩との境界は全て断層関係である．2）入沢井超苦
鉄質複合岩体は，塩川かんらん岩体，入山沢角閃石岩–斑
れい岩体からなる．3）塩川かんらん岩体は，主にダナイ
ト，斜長石ウェールライトからなる．4）塩川かんらん岩
体は，ダナイト–かんらん石斑れい岩の層状構造を示す
部分と，これに貫入する小岩体及び岩脈状の斑れい岩類
を伴う．5）塩川かんらん岩体の全岩，かんらん石，単斜
輝石の化学組成は，御荷鉾緑色岩からのこれまでの報告
に比べ，マグネシウムに富み，三波川帯中の超苦鉄質岩

の化学組成に近い．6）塩川岩体かんらん岩中のかんらん
石と単斜輝石間のFe–Mg分配から，本岩体のかんらん岩
類がほぼ一様の温度条件で平衡に達しており，その温度
は三波川帯中の超苦鉄質岩である四国赤石山岩体に比べ
てかなり高温（800 ℃以上）と考えられる．7）塩川かんら
ん岩体が形成された深さについては，かんらん岩中でか
んらん石と斜長石が共存していることから，8–9 kbar以
浅の低圧の条件を示す．8）塩川かんらん岩体の岩石は，
現在，蛇紋石，緑泥石，クリノゾイサイトまたは緑れん
石，無色角閃石（アクチノ閃石?），パンペリー石，白雲
母などの鉱物共生を示し，周囲の三波川帯の苦鉄質片岩
と同様の低温高圧型変成作用を受けている．上杉・荒井
（1999）は，御荷鉾ユニットの塩川かんらん岩体の詳細な
岩石記載と，かんらん石，単斜輝石，スピネルの化学組
成分析を行った．上杉・荒井（1999）よると塩川かんらん
岩体は，塊状のダナイト，トロクトライト，単斜輝石斑
れい岩，及びダナイト–斑れい岩互層（ダナイト，トロク
トライト，ウェールライト，斑れい岩からなる互層）よ
りなる．単斜輝石斑れい岩を除く岩石は，かんらん石集
積岩である．塩川岩体は，岩体の大きさ，スピネルの化
学組成からプレート内ソレアイト起源の層状貫入岩体の
超苦鉄質部であると推定され，周囲の御荷鉾緑色岩類
（大河原地域の御荷鉾ユニット）も同様のマグマ起源で
あることから，全体として海山列，海台のようなマグマ
固結体に由来する可能性が示された．
大河原地域を含むより広範囲な地質図では，大河原地
域の三波川コンプレックスの地層群は以下の様に示され
ている．下伊那地質編集委員会（1976）は，三波川帯を構
成する岩石を黒川層群と呼び，更に結晶片岩類と塩基性
から超苦鉄質岩類に区分した．前者は大河原地域の黒川
沢ユニットに，後者は大河原地域の御荷鉾ユニットに相
当する．また下伊那地質編集委員会（1976）は，三波川帯
内部においてシンフォーム・アンチフォームを形成しな
がら褶曲する構造を明らかにした．天竜川上流域地質図
調査・編集委員会（1984）では三波川帯は三波川結晶片岩
類からなり，結晶片岩類は黒色片岩（大河原地域の泥質
片岩）と緑色片岩（大河原地域の苦鉄質片岩）に区分され
た．天竜川上流域地質図調査・編集委員会（1984）の緑色
岩類は大河原地域の御荷鉾ユニットに相当する．天竜川
上流域地質図調査・編集委員会（1984）では，緑色岩類
（緑色片岩）は黒色片岩に対しナップ構造を示すことや，
多数の胴切り断層が識別されるようになった．20万の 1
地質図幅「甲府」（第 3. 3図b；尾崎ほか，2002）では，三
波川変成岩類を結晶片岩類（大河原地域の黒川沢ユニッ
トに相当）と御荷鉾緑色岩類（大河原地域の御荷鉾ユ
ニットに相当）に区分した．なお本報告で新称する釜沢
ユニットは，これらの地質図ではいずれも秩父帯に含め
られている．
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5. 2　構造層序区分・変形段階・変成分帯

5. 2. 1　構造層序区分
大河原地域の三波川変成コンプレックスを，原岩の岩
相，原岩の岩相組合せ，変成岩組織から，御荷鉾ユニッ
ト，釜沢ユニット，黒川沢ユニットに区分した．これら
のユニットのうち，釜沢ユニットに対して御荷鉾ユニッ
ト及び秩父付加コンプレックス寺沢ユニットが構造的上
位に位置する．また黒川沢ユニットに対して御荷鉾ユ
ニットが構造的上位に位置する．区分されたユニット境
界は，大きな有限歪みを伴う延性変形により生じた主片
理Siと平行な姿勢を示す．即ち三波川変成コンプレック
スの各ユニットは，主片理形成をともなう大きな歪み量
の延性変形を受けながら積み重なったユニット群として
認識される．御荷鉾ユニットは，塊状変成玄武岩溶岩と
片状変成玄武岩火山砕屑岩からなる変成苦鉄質岩類を主
体とし，変成チャート・変成斑れい岩・超苦鉄質岩類を
伴う．釜沢ユニットは，主に泥質千枚岩からなり，変成
チャート，苦鉄質千枚岩及び塊状変成玄武岩，変成石灰
岩，変成チャート，変成砂岩を伴う．黒川沢ユニットは，
主に泥質片岩からなり，珪質片岩，苦鉄質片岩，変成斑
れい岩，超苦鉄質岩類を伴う．

5. 2. 2　変形段階
三波川変成コンプレックスに発達する変形構造を以下
のように整理した．まず大河原地域の変成岩類に発達す
る主片理Siを基準に，これを生じた変形段階Diと規定す
る．大河原地域の変形段階には，Di-1，Di，Di+1，Di+2の 4
段階の変形段階が認められる．変形段階Di-1は，主片理
Siより前に形成された片理Si-1として識別される．片理Si-1

は，アルバイト斑状変晶に包有される片理として，もし
くは後述する等斜褶曲Fiにより折りたたまれた片理とし
て観察される．従って変形段階Di-1は変形段階Diより前
の変形段階である．変形段階Diには，主片理Siと共に，
軸面がSiと平行な等斜褶曲Fiが形成されている．変形段
階Di+1は，主片理を曲げる軸面の傾きが低角度な閉じた
褶曲Fi+1として認識される．変形段階Di+1は，変形段階
Diより後の変形段階である．変形段階Di+2は，主片理を
曲げる軸面が鉛直に近く，閉じた褶曲から開いた褶曲の
褶曲Fi+2として認識される．今回変形段階Di+1で生じた
構造と変形段階Di+2で生じた構造の直接の関係を野外で
観察できなかった．褶曲Fi+2は，褶曲Fi+1より翼角が大
きく，変形量が小さいことから，変形段階Di+2は，変形
段階Di+1より後の変形段階であると判断した．従って大
河原地域の変形段階の前後関係は，Di-1，Di，Di+1，Di+2の
順になる．各ユニット内の岩相境界は，主片理Siと平行
であることが多く，各ユニット境界も一部を除いて主片
理Siと平行であることが多い．
変形段階Di-1，Di，Di+1，Di+2は，青矢ほか（2013）及び

Wallis（1990，1998）のDr，Ds，Dt，Duに相当する．Di，
Di+1，Di+2は，Kojima and Suzuki（1958）やFaure（1983）の
S1，S2，S3と呼ばれた面構造を形成した変形段階にほぼ
一致する．Di，Di+1，Di+2は，渡辺（1970）のS1及びS2と呼
ばれた面構造を形成した変形段階におおよそ一致する．

5. 2. 3　変成分帯
大河原地域の三波川変成コンプレックスでは，泥質片
岩や泥質千枚岩で鉱物組合せを用いた変成分帯が可能
で，低温の緑泥石帯と高温のざくろ石帯に分帯できる．
緑泥石帯の泥質片岩及び泥質千枚岩の鉱物組合せは，石
英+アルバイト+フェンジャイト+緑泥石であり，ざくろ
石帯では緑泥石帯の組合せにざくろ石が加わる．大河原
地域の三波川変成コンプレックスの大部分は，緑泥石帯
に分帯される．緑泥石帯の苦鉄質片岩や変成玄武岩には，
低温高圧型変成作用を特徴づける下記のような変成鉱物
が生じている．ひすい輝石成分を固溶する変成単斜輝石，
藍閃石成分を固溶するナトリウム角閃石，ローソン石な
どである．苦鉄質片岩及び変成玄武岩の鉱物共生を用い
た変成相の詳細な検討は，本章の変成・変形作用の節で
述べる．
大河原地域のざくろ石帯と緑泥石帯の境界を表すざく
ろ石アイソグラッドは，黒川沢ユニット内部に存在する．
黒川沢ユニット以外の三波川変成コンプレックスは全て
緑泥石帯に分帯される．黒川沢ユニットのざくろ石アイ
ソグラッドは，数kmスケールで主片理Siとはほぼ平行で
あるが，岩相境界とはやや斜交する．

5. 3　御荷鉾ユニット（Mm，Mc，Mg，Mu）

命名・定義：御荷鉾緑色岩ないし御荷鉾緑色岩類は，後
期ジュラ紀に海洋域において苦鉄質火成活動で形成され
た超苦鉄質岩類，玄武岩，斑れい岩と，海洋底で堆積し
たチャートを原岩とする白亜紀の低温高圧型変成岩から
なる．「緑色岩」は，緑色の岩石の総称であり，正式な岩
石記載用語ではないため使用を避ける．本報告では，御
荷鉾緑色岩ないし御荷鉾緑色岩類を構造層序単元として
表し，御荷鉾ユニットと呼称する．御荷鉾緑色岩の「み
かぶ」の呼称は，群馬県藤岡市西御

み

荷
か

鉾
ぼ

山及び東御荷鉾
山周辺に分布するKoto（1888）の御荷鉾統に由来する．
模式地：模式地は，群馬県藤岡市西御荷鉾山及び東御荷
鉾山周辺（Koto，1888）．大河原地域内の参照模式地は，長
野県下伊那郡大鹿村夕立神周辺とする．
分布及び地質構造：御荷鉾ユニットは，南から青田山・
日
ひな た やすみ

向休・向
むこうやま

山牧場周辺地域，沢戸から入
にゅうや

谷・梨原を通る
地域，北川牧場周辺の 3地域に広く位置する．いずれの
地域でも，黒川沢ユニットの構造的上位に累重する．小
渋川南方の栂

つが

村
むら

山の西では，釜沢ユニットの構造的上位
に分布する．下位の黒川沢ユニットもしくは釜沢ユニッ
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第 5. 2図　三波川変成コンプレックス各ユニットの面構造及び線構造の姿勢
（a）御荷鉾ユニット（b）釜沢ユニット（c）黒川沢ユニットの構造データ．括弧内のnは，線構造及び面構造のプロット数．

U：ユニット．

トとのユニット境界断層は，主片理と平行である．御荷
鉾ユニットは，標高が高い地域（1,500–2,000 m）に 0.5–2.5 
kmの東西幅で南北方向に帯状に分布する．御荷鉾ユニッ
ト東側は，北川牧場の東において，北北東–南南西走向
の高角度な菰立沢断層に切断されており，黒川沢上流で
は戸台層と脆性破砕帯を伴う菰立沢断層で接する．また
二
ふた

児
ご

山周辺では，戸台構造帯内部の北北東–南南西走向
の高角度な断層を介して，秩父帯付加コンプレックスの
三峰川ユニット・戸台層と接する．塩川下流域では，御
荷鉾ユニットは構造的下位の黒川沢ユニットと共に，褶
曲Fi+2であるアンチフォームとシンフォームに参加して
おり，御荷鉾ユニットはシンフォーム部付近に特徴的に
分布する．御荷鉾ユニットは，下部の黒川沢ユニットと
同様の北北東–南南西方向の集中を示す主片理と，北北
東–南南西方向で緩い傾斜を示す線構造が発達する（第
5. 2図a）．
岩相：御荷鉾ユニットは，塊状変成玄武岩溶岩と片状変
成玄武岩火山砕屑岩からなる変成苦鉄質岩類を主体と
し，変成チャート・変成斑れい岩・超苦鉄質岩類を伴う．
本ユニットでは，低温高圧型（三波川）変成作用によって
藍閃石，ひすい輝石，ローソン石等の変成鉱物が生じて
いる．塊状変成玄武岩溶岩・超苦鉄質岩類・変成斑れい
岩の一部を除く岩石には，主片理と線構造が発達する．
代表的な御荷鉾ユニットのルートマップを第5. 3図に示す．

（1）塊状変成玄武岩及び片状変成玄武岩火山砕屑岩
（Mm）
本ユニットの変成苦鉄質岩類は，主に塊状変成玄武岩
溶岩と片状変成玄武岩火山砕屑岩から構成される．小渋
川日向休，塩川では，変成斑れい岩及び超苦鉄質岩類を

伴う塊状変成玄武岩が側方に 2.6–11 km以上連続する大
規模岩体として連続的に分布し，険しい渓谷が形成され
ている（第 5. 4図a）．他にも沢戸から南山・梨原を経て
南南西–北北東方向に分布する大規模岩体と，北川牧場
周辺の大規模岩体が黒川沢ユニットの上部に広く分布す
る．露頭で塊状変成玄武岩は，緑色から暗緑色塊状を呈
する（第 5. 4図b）．稀に変形した枕状溶岩が塊状変成玄
武岩中に認められる（第 5. 4図c）．変形した枕状溶岩内
部には多数の気泡が発達し，気泡内部は方解石・緑泥石・
緑れん石等で充填されている．また枕状溶岩のインター
ピロー及び割れ目に炭酸塩鉱物脈が多数発達している
（第 5. 4図d）．塊状の変成玄武岩中には，数m–数 10 m幅
で片状変成玄武岩火山砕屑岩が挟まれる場合があり，そ
れらの岩相には主片理が発達する．玄武岩凝灰岩を原岩
とするものと，角張った玄武岩溶岩の火山礫を含む火山
礫凝灰岩を原岩とするものが野外で認められる（第 5. 4
図e）．
顕微鏡観察によると，塊状変成玄武岩は細粒緻密な無
斑晶状組織や，粗粒な単斜輝石斑晶が目立つ（第 5. 5図
a）．一般的に単斜輝石や普通角閃石は，周囲から緑泥石，
アクチノ閃石に置換され汚濁しているが，斑晶として残
留している場合が多い．一方でその他の斑晶鉱物は，変
成鉱物に完全に置換されている．基質は，パンペリー石，
緑泥石，方解石，アクチノ閃石，緑れん石，アルバイト
からなる．塊状変成玄武岩中に気泡が見られる場合は，
方解石，緑泥石，パンペリー石，アクチノ閃石，アルバ
イトが充填している（第 5. 5図b）．変成鉱物として，ナ
トリウム角閃石（藍閃石–マグネシオリーベック閃石），
変成単斜輝石（ひすい輝石–エジリンオージャイト，透輝
石），ローソン石などが基質や斑晶の縁を置換している．



− 54 −

第 5. 3図　御荷鉾ユニット及び黒川沢ユニットのルートマップ
南山地区の御荷鉾ユニット及び黒川沢ユニットの代表的なルートマップ．
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変成単斜輝石は，濃緑色の多色性を示し，単斜輝石の縁
部やクラックを充填して成長している．アルバイト脈中
には，残存する単斜輝石の周囲から針状に変成単斜輝石
が成長し，アクチノ閃石，ナトリウム角閃石，ローソン
石と共存している（第 5. 5図c）．ローソン石は，アルバ
イト脈中に自形の柱状結晶として極稀に観察される（第
5. 5図d）．ナトリウム角閃石は，自形のひし形または柱
状結晶を示し，縁部はアクチノ閃石に置換されている場
合が多い．
片状変成玄武岩火山砕屑岩の構成鉱物は，塊状変成玄
武岩溶岩と同じである．片状が強い変成玄武岩火山砕屑
岩は，緑泥石，緑れん石や不透明鉱物による定向配列で
構成される主片理が発達する（第 5. 5図e）．片状変成玄
武岩火山砕屑岩の中には，主片理方向に長軸がそろった
元は火山ガラス片であったと思われる岩片を多量に含む
ものが存在する．岩片部分は，主として緑泥石，フェン
ジャイト，及び粘土鉱物からなる（第 5. 5図 f）．また単
斜輝石や褐色の多色性を示す普通角閃石が残存している
場合があり，塊状変成玄武岩と同様に縁部は変成鉱物
（変成単斜輝石やナトリウム角閃石）に置換されている．
塊状変成玄武岩溶岩及び片状変成玄武岩火山砕屑岩中の
代表的なナトリウム角閃石の化学組成を第 3. 2表に示
す．

（2）変成チャート（Mc）
変成チャートは，青田山林道及び鳥倉山の尾根に沿っ
て側方に 0.6–1 km連続する小–中規模岩体として分布す
る．露出は極めて悪く，周囲の岩相との関係性は不明で
ある．そのため，現地性の転石も含めて記載した．野外
で白色–灰色を呈し，細粒緻密な変成チャートが多い．変
成チャートは，泥質な薄層を挟在することがあり，その
薄層には主片理が発達する．また主片理を切って，大量
の石英脈が発達する．
顕微鏡観察によると，変成チャートは再結晶化した粒
径 20 µm以下の隠微晶質な石英集合体と不透明鉱物から
なる．隠微晶質な石英集合体は，主にフェンジャイトと
緑泥石からなる泥質な薄層と律動的に繰り返す．主片理
を切る石英脈は，粒径 60 µm以上の粗粒な石英集合体か
らなる．

（3）変成斑れい岩（Mg）
変成斑れい岩は超苦鉄質岩類と複合岩体を形成し，入
山沢・鳥倉林道及び大沢から勘馬沢上流付近に側方へ
1.0–3.5 km以上連続する中–大規模岩体として分布する．
主片理は殆ど発達せず，残留火成鉱物として粗粒な単斜
輝石や普通角閃石が肉眼で観察できる（第 5. 4図 f）．変
成斑れい岩の原岩は，残存する構成鉱物から，かんらん
石斑れい岩，単斜輝石斑れい岩，角閃石単斜輝石斑れい
岩，角閃石斑れい岩と推定される．かんらん石斑れい岩

は，超苦鉄質岩類と層状構造をなす．ソーシュライト化
した斜長石に富む優白質な岩相と単斜輝石または普通角
閃石に富む優黒質な岩相が層状構造を形成する場合があ
る．
顕微鏡観察によると，変成斑れい岩は普通角閃石，ソー
シュライト化した斜長石，かんらん石仮像，単斜輝石の
斑晶鉱物と基質から構成される．斑晶鉱物（普通角閃石，
かんらん石等）は，アクチノ閃石，ナトリウム角閃石，不
透明鉱物，アルバイト等の集合体に置換されている場合
が多い．普通角閃石は，短柱状で褐色の多色性を示し，
面構造を形成している（第 5. 6図a）．また自形を示す普
通角閃石の縁部には，青色–紫色の多色性を示すナトリ
ウム角閃石（藍閃石–マグネシオリーベック閃石）が成長
している（第 5. 6図b）．単斜輝石は，変質によって汚濁
帯を形成するが，斑晶として残っている場合が多い（第
5. 6図c）．単斜輝石の縁部にも，変成単斜輝石（ひすい輝
石–エジリンオージャイト，透輝石）が成長している．基
質は，主にパンペリー石，緑泥石，方解石，アクチノ閃
石，緑れん石，アルバイト及び不透明鉱物の集合体から
なる．基質やアルバイト脈中にも，普遍的にナトリウム
角閃石，変成単斜輝石が観察される．

（4）超苦鉄質岩類（Mu）
代表的な超苦鉄質岩体として，塩川–向山・大沢・ツ
ガムラ岩体が，北北東–南南西方向にほぼ連続して分布
する．いずれも側方へ 3.0–5.4 km以上連続する大規模岩
体として分布する．他にも多数の超苦鉄質岩類が，塊状
を示す変成玄武岩中に小–中規模岩体または岩塊として
挟在する．超苦鉄質岩類は，主に塊状のダナイトから斜
長石ウェールライトに分類されるかんらん岩，及び蛇紋
岩からなる．蛇紋岩が広く分布する地域では，選択的に
斜面崩壊や地すべりが多数発生している（第5. 4図g）．か
んらん岩は，単斜輝石濃集層と，ほぼかんらん石のみか
らなる層が繰り返す層状構造が認められる．また塩川沿
いに分布する塩川岩体一部の超苦鉄質岩類は，蛇紋石化
が殆ど進行しておらず，かんらん石が残存する．かんら
ん石が多く残存しているダナイトの破断面は，暗緑色塊
状を呈するが，風化表面はオレンジ色を呈する．一方で
蛇紋岩は野外で暗緑色–緑色を呈し，貝殻状断面は脂肪
光沢を示す．塩川岩体の超苦鉄質岩類では，蛇紋岩中に
多数のロジン岩脈及び方解石脈がメッシュ状に発達し
（第 5. 4図h），岩体周縁部は片状構造が発達した蛇紋岩
が分布する．
顕微鏡観察によると，かんらん岩は主に等粒状組織を
示すかんらん石と少量のクロムスピネルからなり，磁鉄
鉱，単斜輝石，角閃石が散在する．ダナイト中のかんら
ん石は粒界に沿って僅かに蛇紋石に置換されているが，
斜長石ウェールライトよりも風化に強く，かんらん石が
残存している場合が多い．斜長石ウェールライト起源の
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←第 5. 4図　御荷鉾ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）小渋川沿いの塊状変成玄武岩分布地域．周囲よりも風化に強いため，険しい渓谷を形成する．（b）塊状変成玄武岩の典型
的な露頭（小渋川上蔵砂防堰堤上流）．（c）扁平に変形した枕状溶岩（小渋川上蔵砂防堰堤上流）．（d）変形した枕状溶岩の転石
（塩川樺沢合流部）．枕の境界部には多数の炭酸塩鉱物脈が充填している．（e）火山礫を多数含む変成玄武岩火山砕屑岩（塩川
樺沢合流部）．（f）変成斑れい岩（黒川沢上流約 2 km）．（g）変成玄武岩中に含まれる超苦鉄質岩の露頭．大規模な斜面崩壊に
よって地すべり帯を形成している（鳶ヶ巣崩壊地）．（h）超苦鉄質岩類中に貫入するロジン岩脈（小渋川・ツガムラ沢合流部）．

第 5. 5図　御荷鉾ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）塊状変成玄武岩．単斜輝石（Re-Cpx）が残存している．杏仁状構造内部には，扇状に成長したパンペリー石（Pmp）が生じ
ている．クロスニコル（b）変成玄武岩．班晶の周囲は汚濁しているが，単斜輝石（Re-Cpx）は残存し，パンペリー石（Pmp），
緑れん石（Ep），アルバイト（Ab）と緑泥石（Chl）が生じている．オープンニコル．（c）変成玄武岩中の変成鉱物脈．基質中に
残存する単斜輝石（Re-Cpx）がアルバイト（Ab）–緑泥石（Chl）と接するところに変成単斜輝石（mCpx）が成長している．オー
プンニコル．（d）片状変成玄武岩火山砕屑岩中のアルバイト脈に生じた柱状結晶のローソン石（Lws）．白雲母（Ms）から構成
される主片理Siが発達する．クロスニコル（e）片状変成玄武岩火山砕屑岩．緑泥石の形態定向配列による主片理Siが発達す
る．オープンニコル．（f）変成玄武岩火山砕屑岩．オープンニコル．
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第 5. 6図　御荷鉾ユニットの変成斑れい岩及び超苦鉄質岩の薄片写真
（a）ソーシュライト化した斜長石（Pl）及び普通角閃石（Hbl）の形態定向配列による片麻状構造が発達する変成斑れい岩．
オープンニコル．（b）変成斑れい岩中のナトリウム角閃石（Na-Amp）の産状．普通角閃石（Hbl）の縁部はナトリウム角閃石
（Na-Amp）に置換されている．基質はパンペリー石（Pmp），緑泥石（Chl），アルバイトに置換されている．オープンニコル．
（c）変成斑れい岩．斜長石仮像はアクチノ閃石，ナトリウム角閃石（Na-Amp）及アルバイト（Ab）に置換されている．単斜輝
石（Re-Cpx）は残存しているが，汚濁し変質している．クロスニコル．（d）御荷鉾ユニットの超苦鉄質岩．変質作用によって
形成した蛇紋岩（Srp）と残存するクロムスピネル（Spl）からなる．クロスニコル．

蛇紋岩は，蛇紋石化したかんらん石仮像，単斜輝石，ソー
シュライト化した斜長石と少量の角閃石，クロムスピネ
ル，磁鉄鉱から構成される．蛇紋石化したかんらん石は
メッシュ状組織を示し，メッシュ状組織の粒界には，ク
ロムスピネルが散在する（第 5. 6図d）．またかんらん石
の蛇紋石化に伴い，蛇紋石と共に磁鉄鉱がメッシュ状組
織の粒界に形成されている．磁鉄鉱は，変質脈として発
達するリザーダイト脈の中央部に形成される場合もあ
る．

年代：大河原地域内で，本ユニットからの放散虫化石や
ジルコンU–Pb年代等は報告されていない．本ユニットの
ナトリウム角閃石を含む雲母片岩（ナトリウム角閃石石
英アルバイト緑泥石白色雲母片岩）中の白色雲母（フェ
ンジャイト）K–Ar年代として 105.4 ± 6.3 Maが報告され
ている（渡辺ほか，1982；第 5. 1図）．
対比：四国中央部の御荷鉾ユニット（遠藤・横山，2019），
関東山地の御荷鉾ユニット（牧本・竹内，1992，Tominaga 
and Hara，2021），あるいは御荷鉾緑色岩類（Lu et al.，2022）

に対比できる．他地域の本ユニットでは，四国中央部の
斑れい岩から 155.1 ± 2.2 Ma（遠藤・横山，2019），紀伊半
島の鷲嶺火成岩類（内野ほか 2017）の斑れい岩から 154.6 
± 1.6 Ma（Sawada et al.，2019），関東山地の斑れい岩に付
随する斜長岩から 157.0 ± 0.9 Ma（Tominaga and Hara，
2021）のジルコンU–Pb年代が得られている（第 5. 1図）．
これらのジルコンU–Pb年代及び変成玄武岩の化学組成
から，御荷鉾ユニットの変成玄武岩の原岩は，後期ジュ
ラ紀の巨大海台を作るような大規模な苦鉄質火成作用に
よって形成され，その後海溝から沈み込んだ海台の断片
であると考えられている（Ichiyama et al.，2014；Sawada 
et al.，2019；Tominaga and Hara，2021）．四国中央部や関
東山地では，御荷鉾ユニットと大河原地域の寺沢ユニッ
トに対比される柏木ユニットとは，1つの海洋底プレー
ト層序を構成し，同時期に付加プリズム深部において底
付け付加と低温高圧型（三波川）変成作用を受けたと考
えられている（Endo and Wallis，2017；Tominaga and Hara，
2021；Lu et al.，2022）．
近隣地域では，20万の 1地質図「甲府」（尾崎ほか，
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2002）及び天竜川上流域地質図調査・編集委員会（1984）
の三波川帯（三波川変成岩類）の御荷鉾緑色岩類とされ
ている．また下伊那地質誌編集員委員会（1976）の黒川層
群の塩基性–超苦鉄質岩類（苦鉄質–超苦鉄質岩類）に相
当する．北隣の市野瀬図幅地域（河内ほか，1983）の御荷
鉾・秩父帯の地層群の下部層及び高遠図幅地域（牧本ほ
か，1996）の三波川帯の上位ブロックとされた御荷鉾緑
色岩類に対比される．

5. 4　釜沢ユニット（Kmp，Kms，Kmc，Kml，Kmm）

命名・定義：［新称］泥質千枚岩を主体とし，変成砂岩，
変成石灰岩，変成チャート，苦鉄質千枚岩及び塊状変成
玄武岩の小–大規模岩体を挟む地質体を釜沢ユニットと
新たに定義する．これまで釜沢ユニットを含めた小渋川
上流地域の小渋層群は，赤石山地南部地域の秩父帯の地
層群と対比されてきた（天竜川上流域地質図調査・編集
委員会，1984）．しかしながら，釜沢ユニットは，構造的
上位の寺沢ユニットや豊口山ユニットより泥質千枚岩の
主片理の発達が著しく，大きな有限歪みを伴う延性変形
を被っていること，藍閃石成分を固溶するナトリウム角
閃石の産出，Na2Oを 1–2 wt%含むアクチノ閃石+パンペ
リー石+緑泥石の鉱物共生が普遍的に認められること，
更に泥質千枚岩中の砕屑性ジルコンU–Pb年代が 116–105 
Maの最若クラスター年代を示すことから，三波川変成コ
ンプレックスの特徴を有する．そのため，本報告では釜
沢ユニットを三波川変成コンプレックスに含めた．
模式地：長野県下伊那郡大鹿村釜沢地区周辺．
分布及び地質構造：釜沢ユニットは，塩川中流域周辺よ
り南側で，鳥倉山の東を通り，青田山の東と栂村山の西
を通る北北東–南南西走向の高角度な菰立沢断層より東
に分布する．小渋川・塩川流域・巫女淵の付近では，標
高が 1,500 m以下の地域に分布する．本ユニットは，所
沢断層より東側では，秩父付加コンプレックス寺沢ユ
ニットの構造的下位に位置する．小渋川から塩川に至る
地域では，寺沢ユニットに対し構造地窓（テクトニック
ウィンドウまたはフェンスター）として低角度な地質構
造として分布する．本ユニットと構造的上位の寺沢ユ
ニットの泥質岩は共に主片理が発達する泥質千枚岩で，
両ユニットの境界断層の姿勢は主片理に平行である．た
だし除山南南東の湯オレ沢付近では，脆性破砕帯を伴う
湯オレ沢断層によって両ユニットが接する．小渋川南側
の栂村山周辺や所沢断層の西側の一部では，御荷鉾ユ
ニットの構造的下位に釜沢ユニットが分布する．両者の
境界断層は推定であるが，釜沢ユニットの主片理とほぼ
平行である．
小渋川流域及び塩川流域の釜沢ユニットは，南北及び
東西に最大 3 kmにわたり広範囲に分布する．一方で巫女
淵では，寺沢ユニットの下位に釜沢ユニットの変成石灰

岩が小規模に露出している．釜沢ユニットの主片理はほ
ぼ水平で，褶曲Fi+2のアンチフォーム・シンフォームで
西及び東に緩く傾斜する．釜沢ユニットの主片理と線構
造は，構造的上位の寺沢ユニットのものとほぼ同じ姿勢
を示す（第 5. 2図b，第 3. 5図c）．即ち両ユニットは，ア
ンチフォーム・シンフォームによって緩やかに褶曲して
いる．この褶曲構造は，釜沢ユニットと寺沢ユニットの
東に分布する豊口山ユニットとの境界断層（小黒山断
層）に切断されている．一方で大河原地域北部の二児山
を通り，笹山西，鳥倉山東，青田山東を通る南北ないし
北北東–南南西走向の高角度断層の西側に分布する黒川
沢ユニット及び御荷鉾ユニットの主片理（第 5. 2図a，c）
と釜沢ユニットの主片理の方位には違いが認められる
（第 5. 2図b）．釜沢ユニットの主片理は，低角度に東傾
斜するものが多く，黒川沢ユニット及び御荷鉾ユニット
の主片理は傾斜が中角度から高角度のものが多い．この
違いは，上述の高角断層より西では，褶曲Fi+2に対応し
たアンチフォーム・シンフォームの翼角が，高角断層の
東に発達するアンチフォーム・シンフォームの翼角にく
らべ小さいことによる．線構造についても釜沢ユニット
と黒川沢ユニットとの間で違いが認められる．釜沢ユ
ニットの線構造は，北東–南西方向が卓越するのに対し
て，黒川沢ユニット及び御荷鉾ユニットは北北東–南南
西方向が卓越し，僅かに斜交している（第 5. 2図）．
岩相：釜沢ユニットは，泥質千枚岩を主体として，小–大
規模岩体の苦鉄質千枚岩・塊状変成玄武岩・変成砂岩・
変成石灰岩及び変成チャートをレンズ状に挟む．いずれ
の岩体も複数の沢で連続的に追跡することができ，周囲
の泥質千枚岩と共に強い延性変形を被っている．全体の
傾向として，本ユニットの構造的下位で変成砂岩を多く
含み，上位に向かうに連れて変成チャート及び苦鉄質千
枚岩の割合が多くなる．また寺沢ユニットの境界部付近
の構造的最上位には大規模な変成石灰岩が分布する．巫
女淵周辺の変成石灰岩は，寺沢ユニットで石灰岩岩体を
含まないこと，変成石灰岩中の泥質千枚岩は釜沢ユニッ
トと同様の片状構造を示すこと，変成石灰岩体に向かう
に連れて炭質物ラマン地質温度計に基づく最高変成温度
が上昇することから，釜沢ユニットに帰属させた．塩川
地域の釜沢ユニットの代表的なルートマップを第 5. 7図
に示す．

（1）泥質千枚岩（Kmp）
泥質千枚岩は本ユニットを構成する主要な岩相で，変
成砂岩・変成チャート・変成石灰岩・苦鉄質千枚岩及び
塊状変成玄武岩などの小–大規模岩体を包有し，小渋川
釜沢地区，塩川小屋及び巫女淵周辺で分布する．露頭で
黒色–銀灰色を呈し，主片理の発達が著しい．原岩を砂
岩泥岩互層とする，延性変形と変成作用を被り形成され
た泥質千枚岩と変成砂岩の互層も観察される（第 5. 8図
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第 5. 7図　釜沢ユニットのルートマップ
塩川地域の釜沢ユニットの代表的なルートマップ．U：ユニット．



− 61 −

a）．変成砂岩薄層と泥質千枚岩の岩相境界は主片理に平
行である（第 5. 8図b）．軸面が主片理Siと平行な等斜褶
曲Fiも観察される．主片理より古い片理Si-1及びこれと平
行に形成された石英脈は，褶曲Fiにより折りたたまれる．
また主片理面上には，フェンジャイトや緑泥石などの層
状珪酸塩鉱物の明瞭な配列に規定される伸長線構造が発
達する（第 5. 8図c）．泥質千枚岩には，変成チャートや
変成砂岩が折りたたまれ，軸面の傾斜が低角度で閉じた
褶曲Fi+1が多数観察される（第 5. 8図d–e）．泥質千枚岩と
変成チャートや変成砂岩の岩相境界は，主片理Siと平行
であり，主片理は褶曲Fi+1により褶曲している．このよ
うな褶曲Fi+1が発達する露頭では，多数のFi+1の微細褶
曲構造やキンクバンドも発達している．
顕微鏡観察によると，泥質千枚岩は石英，フェンジャ
イト，アルバイト，緑泥石，炭質物から構成されており，
主にフェンジャイトと緑泥石からなる泥質層と，主に石
英とアルバイトからなるシルト層または砂岩層との繰り
返しからなる縞状構造が発達する（第 5. 9図a）．主片理
の面構造は，フェンジャイトと緑泥石の強い形態定向配
列によって構成される．珪質薄層や砂質薄層が主片理Si

に平行な軸面を持つ等斜褶曲Fiにより折りたたまれる
（第 5. 9図b）．珪質薄層や砂質薄層と泥質千枚岩の境界
は，主片理よりも前に形成された片理Si-1と平行である．

（2）変成砂岩（Kms）
変成砂岩は，側方へ 0.5–1.3 km連続する小–中規模岩
体として釜沢・下沢・御所平周辺に分布する．泥質千枚
岩と幅数cmから数mの互層をなす場合もある（第 5. 8図
a）．またせん断変形を被った泥質千枚岩中の片理面に
そって変成砂岩がレンズ状に含まれる場合もある（第
5. 8図b）．野外で変成砂岩は，灰白色–淡褐色を呈し，
ルーペで識別できる砕屑粒子によってポーフィロクラス
トが観察される．泥質千枚岩に比べて変成砂岩の主片理
の発達は弱い（第 5. 8図a，b）．
顕微鏡観察によると，変成砂岩は粒径数 100 μm程度
の波動消光を示す石英や斜長石などの砕屑粒子と，細粒
化した黒色基質部からなる（第 5. 9図a）．砕屑粒子は非
対称組織を示し，片理方向にそってプレッシャーシャ
ドーが顕著に発達する．細粒化した黒色を呈する基質は，
石英・アルバイト・白雲母・緑泥石・炭質物から構成さ
れる．泥質千枚岩と比べると基質に含まれる白雲母や緑
泥石の量が少ない．主に菰立沢断層から所沢断層周辺の
変成砂岩には，明瞭な片理が発達している（第 5. 9図a）．
一方で，上沢周辺の構造的上位の変成砂岩の片理発達は
弱い（第 5. 9図c）．片理発達の弱い変成砂岩は，主に円
磨度の高い石英，ソーシュライト化した斜長石，堆積岩
岩片（主に泥岩とチャート）を含み，基質は細粒な白雲
母，緑泥石，と炭質物を含む不透明鉱物から構成される．
また重鉱物として緑れん石，褐れん石，ジルコンが含ま

れる．

（3）変成チャート（Kmc）
変成チャートは側方へ 0.3–2.2 km追跡できる連続性の
よい小–中規模岩体として，小渋川，小河内沢，寺沢，塩
川で多数確認される．露頭で灰色から灰白色を呈し，泥
質千枚岩及び苦鉄質千枚岩と数 10 cmから数m単位で繰
り返す（第 5. 8図 f）．また多数の石英脈が主片理を切断
して変成チャート中に発達する．
顕微鏡観察によると，変成チャートは隠微晶質な石英
集合体，方解石と不透明鉱物から構成されており，多数
の石英・アルバイト脈がメッシュ状に生じている（第5. 9
図d）．一部の再結晶化した石英は，動的再結晶によって
粒径 20 µm以下の細粒な再結晶石英集合体に変化してい
る．また石英脈を構成する粒径 100 µm以上の粗粒な石英
粒子は波動消光を示し，粒界が不明瞭となる．そのよう
な石英粒子の縁部では新たな石英が核形成して生じてい
る（第 5. 9図e）．この変形微細組織はバルジング（BLG），
即ち，転位密度が高く大きな再結晶石英が，外側から新
たに核形成した石英結晶の集合体への置き換わる動的再
結晶機構で変形していることを示している．

（4）変成石灰岩（Kml）
側方へ 0.3–1.2 km程度連続する大規模岩体として，構
造的上位の寺沢ユニット境界付近に位置する釜沢地区及
び巫女淵周辺で分布する．また露頭規模で，泥質千枚岩・
苦鉄質千枚岩・変成チャートと数cmから数 10 cm間隔で
互層をなす場合がある（第 5. 8図g，h）．本報告では，前
者のみを地質図に表現している．野外では変成石灰岩は
白色–灰白色を呈し，苦鉄質千枚岩及び変成チャートに
伴って分布する．変成石灰岩には，周囲の泥質千枚岩と
調和的な片理面構造が発達している．
顕微鏡観察によると，変成石灰岩は方解石の再結晶化
が進行しており，変形双晶を示す再結晶方解石の集合体
によって構成されている（第 5. 9図 f）．再結晶方解石の
形態定向配列による弱い主片理が発達する．また白雲
母・炭質物が濃集した薄層が主片理を形成している場合
もある．

（5）苦鉄質千枚岩及び塊状変成玄武岩（Kmm）
苦鉄質千枚岩は，変成チャートや変成石灰岩を密接に
伴い，側方へ 0.5–1.2 km連続する小–中規模岩体として
塩川及び釜沢周辺に多数分布する．露頭では，数 10 cm
から数m幅で泥質千枚岩，変成チャート，変成石灰岩と
密接に互層をなす（第 5. 8図h）．苦鉄質千枚岩は，緑色
から淡黄緑色を呈し，主片理の発達が良い．苦鉄質千枚
岩と変成チャート，もしくは変成石灰岩との岩相境界は，
苦鉄質千枚岩の主片理と平行である．また釜沢地区周辺
では，主片理が殆ど発達しない塊状の変成玄武岩の小規
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第 5. 8図　釜沢ユニットの主要構成岩類の産状と岩相→
（a）変成砂岩（Kms）・泥質千枚岩（Kmp）互層（小渋川釜沢地区周辺）．スケールはハンマー（白丸で位置を表示）．主片理Siが
発達する．（b）主片理Siが発達する泥質千枚岩（Kmp）の露頭状況（小河内沢寺沢合流部）．砂質な薄層を挟む．（c）主片理Siが発
達する珪質な泥質千枚岩．主片理上にフェンジャイトの形態定向配列で規定される線構造が明瞭に観察される（小河内沢寺沢
合流部）．（d）主片理Siが発達する泥質千枚岩中に挟まれる珪質部（Kmc；ツガムラ沢合流部から約 500 m上流）．高角度な主片
理Siを褶曲させる軸面が水平な褶曲Fi+1が発達する．（e）変成砂岩と泥質千枚岩に発達する主片理Siを褶曲させる軸面が水平
に近い褶曲Fi+1（ツガムラ沢合流部から約 500 m上流）．（f）変成チャート（Kmc；小河内沢寺沢合流部）．主片理Siが発達する．
スケールはハンマー（白丸で位置を表示）（g）変成石灰岩（Kml；ツガムラ沢合流部から約 2.2 m上流）．変成チャート（Kmc）と
泥質千枚岩（Kmp）を伴う．主片理Siが発達する．（h）苦鉄質千枚岩（Kmm；小河内沢寺沢合流部）．変成石灰岩（Kml）と互層
する．主片理Siが発達する．スケールはハンマー（白丸で位置を表示）．

模岩体が2箇所確認されている．いずれも小規模岩体（～
50 m）で，連続的に追跡できない点から 2つの岩相を区
分していない．
顕微鏡スケールで苦鉄質千枚岩には，緑泥石，アクチ
ノ閃石，緑れん石，パンペリー石，アルバイト，方解石
が主要な構成鉱物として観察される．主片理は，緑泥石，
アクチノ閃石，緑れん石，不透明鉱物の形態定向配列に
よって構成される．また変成脈や基質には，パンペリー
石，アクチノ閃石，緑泥石，緑れん石，方解石，アルバ
イト集合体が変成鉱物として成長している（第 5. 9図g）．
希に苦鉄質千枚岩には，緑れん石，パンペリー石を含ま
ず，ナトリウム角閃石を含む場合がある．塊状の変成玄
武岩は，細粒緻密で無斑晶状組織，もしくは単斜輝石斑
晶が目立つ．残留する単斜輝石斑晶は，周囲から緑れん
石，緑泥石，アクチノ閃石に一部置換されている．基質
は，パンペリー石，緑泥石，緑れん石，アルバイト，及
びアクチノ閃石が変成鉱物として成長している（第 5. 9
図h）．またアルバイト，方解石，及び緑泥石からなる変
成脈がメッシュ状に発達し，アクチノ閃石やパンペリー
石も生じている．

年代：志村ほか（2021）で，釜沢ユニット中の凝灰質泥質
千枚岩 1試料及び変成砂岩 2試料（中粒砂岩及び細粒砂
岩）から砕屑性ジルコンU–Pb年代が報告されている．ま
た本報告では泥質千枚岩 1試料（OS3-26）の砕屑性ジル
コンU–Pb年代を追加で分析した（第 5. 10図，第 3. 1表，
付表 6）．これらの砕屑性ジルコンU–Pb年代を総括する
と，最若粒子年代（YSG）は 103.6 ± 3.1 Ma（OS3-26），105.5 
± 1.3 Ma，109.6 ± 1.2 Ma，及び 111.1 ± 1.9 Maに集中する
（第 3. 1表）．最若クラスター年代（YC1σ）は，104.7 ± 1.4 
Ma（OS3-26；n = 4），115.9 ± 2.0 Ma，115.1 ± 0.8 Ma，及び
113.1 ± 2.6 Maである（第 3. 1表）．これらの砕屑性ジルコ
ンU–Pb年代は，すべて前期白亜紀（後期アプチアン期–ア
ルビアン期）に集中している．本地域から化石年代の報
告はないため，これらの砕屑性ジルコンU–Pb年代より，
本ユニットの最大堆積年代を前期白亜紀以降（後期アプ
チアン期–アルビアン期）とする（第 5. 1図）．
対比：本ユニットは，四国中央部のいわゆる三波川南縁

帯（小島ほか，1956）に分布する川又ユニット及び思地ユ
ニットの原岩岩相組合せ（脇田ほか，2007），泥質岩にお
ける大歪み量の延性変形による主片理の発達（脇田ほ
か，2007），苦鉄質変成岩におけるナトリウム角閃石の出
現（脇田ほか，2007），砂質岩中の砕屑性ジルコンU–Pb
年代が 113–100 Maである点（長田ほか，2015）が共通す
る．従って釜沢ユニットは，川又ユニットもしくは思地
ユニットに対比が可能である．川又ユニット及び思地ユ
ニットからは，泥質千枚岩の主片理を構成するフェン
ジャイトのK–Ar年代も報告されており，その年代値は砕
屑性白雲母混入の可能性がある試料を除くと 95–80 Ma
である（Itaya and Fukui，1994；第 5. 1図）．そのため釜沢
ユニットの変成年代は，四国地域との対比から約 95–80 
Maに推定される．関東山地の三波川変成コンプレックス
からは本ユニットに相当するユニットは見つかっていな
い．本ユニットは後述する黒川沢ユニット上部と，泥質
片岩ないし千枚岩を主体とする岩相，泥質片岩ないし千
枚岩中の砕屑性ジルコンU–Pb最若年代，炭質物ラマン地
質温度計で求められた最高変成温度（Nakamura et al.，
2023），苦鉄質変成岩の鉱物共生が類似する．また所沢断
層より東側では，本ユニットは御荷鉾ユニットの構造的
下位に位置する．この点でも後述する黒川沢ユニット上
部と共通する．従って釜沢ユニットと黒川沢ユニット上
部は同一のユニットである可能性がある．
近隣地域では，渡辺（1970）の秩父帯下部層及び中部層
の一部，下伊那地質誌編集員委員会（1976）の秩父帯小渋
層群下部層及び天竜川上流域地質図調査・編集委員会
（1984）の秩父帯小渋層群の一部に相当する（第 3. 4図）．

5. 5　黒川沢ユニット（Kp，Ks，Km，Kg，Ku）

命名・定義：［新称］本報告では，主に泥質片岩からなり，
珪質片岩・苦鉄質片岩・変成斑れい岩及び超苦鉄質岩類
を伴う地質体を黒川沢ユニットと命名する．
模式地：長野県下伊那郡大鹿村儀

ぎ
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黒川沢．
分布及び地質構造：黒川沢ユニットは，大花沢から模式
地の黒川沢，更にその南方の塩川，小渋川を経て勘場沢
まで，中央構造線の東側を南北に分布する．御荷鉾ユニッ
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←第 5. 9図　釜沢ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）泥質千枚岩部と変成砂岩の互層．変成砂岩は延性変形によって細粒化し，石英（Qz），長石（Pl）クラストのみ残存して
いる．白雲母（Ms）からなる雲母層の形成が顕著である．（b）泥質千枚岩．片理面の内部に折りたたまれた層理面（Si-1）が
観察される．（c）変成砂岩．仏像構造線付近では圧力溶解へき開の発達が弱い．（d）変成チャート（Ch）．隠微晶質な石基に
多数の石英脈が貫入している．（e） 変成チャートの拡大写真．残存していた石英（Qz）を核に周囲がバルジング再結晶
（BLG）によって細粒な石英集合体に変化している．（f） 変成石灰岩の産状．等粒状の方解石（Cal）集合体からなる．（g） 塊
状変成玄武岩中の変成脈．多数のアルバイト（Ab）–アクチノ閃石（Act）がメッシュ状に発達する．基質はパンペリー石
（Pmp）や緑れん石（Ep）が充填している．（h）塊状変成玄武岩．単斜輝石（Re-Cpx）は残存しているが，基質は緑泥石（Chl），
パンペリー石（Pmp），緑れん石（Ep），アルバイト（Ab），アクチノ閃石（Act）に置換されている．（a），（d），（e），（f）はクロ
スニコル．（b），（c），（g），（h）はオープンニコル．

第 5. 10図　釜沢ユニット中の砕屑性ジルコンのコンコーディア図とその年代ヒストグラム
試料OS3-26，釜沢ユニット泥質千枚岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．点線はディスコーダントなデータを示す．ディ
スコーダントなデータはヒストグラム，最若クラスター年代の計算から除外している．年代ヒストグラムは，Isoplot/Ex4.15
を利用して最若クラスター年代の加重平均を計算している．最若粒子年代（YSG）及び最若クラスター年代（YC1σ）は第3. 1
表に記載する．

トの塊状変成玄武岩及び超塩基性岩類が構造的上位に累
重する．御荷鉾ユニットに覆われ地表には露出しないが，
本ユニットの東縁は菰立沢断層で区切られ，大河原地域
北部では秩父付加コンプレックス三峰川ユニットと，南
部では釜沢ユニットと接する．本ユニットの分布幅は，
大河原地域北部の黒川沢周辺では最大約 3 kmである．一
方，小渋川以南での分布幅は約 1.8 kmから 0.6 kmであり，
構造的上位に累重する御荷鉾ユニットが広く分布するこ
とで，北から南に向かって徐々に狭くなる．
本ユニットでは，北にプランジする褶曲Fiに相当する

アンチフォーム・シンフォーム構造が発達する．構造的
上位の御荷鉾ユニットもこのアンチフォーム・シン
フォームに参加している．入沢井地区ではアンチフォー
ムの軸部に本ユニットが分布する．ユニット内部では，
主片理は北北東–南南西走向で高角度に西北西もしくは
東南東への傾斜が多い（第 5. 2図c）．また線構造は南北
から北北東–南南西方向を示す．中央構造線に近づくと，
主片理は高角度の東傾斜が支配的になり，中央構造線の
活動の影響で脆性破砕した泥質片岩や苦鉄質片岩が多く
観察される．数cmから数m程度の幅を持った脆性破砕帯
の出現頻度は地域によるが，中央構造線から 200–500 m
の範囲で特に高くなる．

河内ほか（1983）は，黒川沢ユニット内部に岩入衝上断
層を推定し，この断層を三波川帯と御荷鉾・秩父帯の境
界断層として定義した．一方で，Watanabe（1977）は，岩
入衝上断層に相当する断層を大花沢断層と命名し，三波
川帯結晶片岩類の内部に発達する断層とした．本報告で
も調査地域北部の東小花沢及び大花沢で，泥質片岩と苦
鉄質片岩境界に先行研究で報告された脆性破砕帯と断層
を確認した．そして，河内ほか（1983）が指摘したように
苦鉄質片岩が構造的上位に分布することは，複数の沢で
連続的に追跡できた．しかし，苦鉄質片岩の構造的上位
にも再度泥質片岩が分布しており，この苦鉄質片岩を御
荷鉾ユニットではなく黒川沢ユニットに帰属させた．そ
のため岩入衝上断層は，黒川沢ユニットと御荷鉾ユニッ
トの境界断層としては認定できない．本報告では，この
断層については，Watanabe（1977）による大花沢断層を踏
襲し，ユニット内部の主要な断層として地質図に表記し
た（詳細は第 9章にて説明）．なお，この大花沢断層は黒
川沢付近まで追跡できるが，それ以南については不明瞭
となる．
岩相：黒川沢ユニットは，泥質片岩を主体とし，苦鉄質
片岩・超苦鉄質岩類・変成斑れい岩・珪質片岩を伴う．
幅数 10 cmから数m規模の砂質片岩や石灰質片岩も分布
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する．ただしこれらの分布は限定的であるため，地質図
上での表現を省略し，泥質片岩や苦鉄質片岩に含めて記
載した．
岩相層序・変成鉱物組み合わせに基づき本ユニット
は，みかけの層序として，下部，中部，上部に細分され
る．黒川沢ユニット下部は，主に泥質片岩と苦鉄質片岩
からなり，超苦鉄質岩類・珪質片岩をレンズ状に挟む．
大花沢下流から手開沢下流にかけて数 100 m幅で分布す
る．苦鉄質片岩や泥質片岩は，肉眼で確認できるアルバ
イト斑状変晶を含むことを特徴とし，数mから数 10 mの
分布幅で密に互層を繰り返す．なおこの互層については，
地質図には，より卓越する岩相を採用して表現をしてい
る．泥質片岩と苦鉄質片岩の互層は，露頭内で翼間隔の
閉じた褶曲を繰り返す場合もあるが，大局的には北北
東–南南西走向で東へ約 50度から 80度傾斜する構造を
示す．中部・下部の泥質片岩と比べて変成鉱物がより粗
粒で，泥質片岩の変成鉱物組み合わせから，黒川沢ユニッ
ト下部はざくろ石帯に属する．
黒川沢ユニット中部は泥質片岩を主体とし，超塩基性
岩類を伴う苦鉄質片岩や珪質片岩の小–大規模岩体を伴
う．小–大規模岩体は，複数の沢で連続的に追跡できる．
泥質片岩及び苦鉄質片岩の分布幅は数 10 m以上あり，各
岩相の層厚は下部層に比べて大きい特徴を持つ．下部ユ
ニットと同様に，露頭内で翼間隔の閉じた褶曲を繰り返
し，大局的には北北東–南南西走向で東へ約 40度から 85
度傾斜する構造を示す．黒川沢ユニット中部は，泥質片
岩の鉱物組合せによって，緑泥石帯に属する．
黒川沢ユニット上部は主に泥質片岩からなり，苦鉄質
片岩・超苦鉄質岩類・変成斑れい岩・珪質片岩を小–大
規模岩体としてレンズ状に挟む．黒川沢ユニット中部に
比べて，黒川沢ユニット上部は，変成斑れい岩・超苦鉄
質岩類の分布が増える特徴を示す．また石英・斜長石の
砕屑粒子がポーフィロクラストとして残存する砂質片岩
が泥質片岩中に特徴的に挟在する．ただし大河原地域で
砂質片岩は露頭規模でしか露出しておらず，地質図に表
現していない．黒川沢ユニット上部の超苦鉄質岩類及び
変成斑れい岩は，黒川沢上流及び北の原–上青木–桃の
平–勘馬沢地域に苦鉄質片岩に伴い北北東–南南西走向に

分布する．黒川沢ユニット下部や中部と異なり，片理面
の傾斜角度が 50度から約 10度に徐々に変化し，構造的
上位の御荷鉾ユニットと共に複アンチフォーム・シン
フォーム構造を示す．上部の代表的な地質構造が観察さ
れる塩川南方の南山地区の代表的なルートマップを第
5. 3図に示す．黒川沢ユニット上部は，泥質片岩の鉱物
組合せによって，緑泥石帯に属する．

（1）泥質片岩（Kp）
泥質片岩は，珪質片岩・石灰質片岩・苦鉄質片岩・超
苦鉄質岩類・変成斑れい岩などの小–大規模岩体を包有
し，勘馬沢，大河原，鹿塩，黒川沢，大花沢まで南南
西–北北東方向に連続的に分布する．野外では，黒色–銀
灰色を呈し，主片理Siが発達する．石英・アルバイトに
富む明色の層と，フェンジャイト・緑泥石に富み炭質物
を含む暗色の層の繰り返しからなる縞状構造が認められ
る．
黒川沢ユニット下部（ざくろ石帯）に属する泥質片岩
中の変成鉱物は粗粒で，肉眼でアルバイト斑状変晶が観
察される場合がある．構成鉱物の違いによる縞状構造は，
片理Si-1に平行であり，褶曲Fiにより褶曲している．主片
理Siには，フェンジャイトや緑泥石などの層状珪酸塩鉱
物の明瞭な配列に規定される伸長線構造が発達する．主
片理Siに平行な薄い分泌石英脈が，緑泥石帯に比べて，
ざくろ石帯の泥質片岩でより発達する特徴を示す．この
層構造は，主片理Siと平行である．また泥質片岩には，
露頭スケールで主片理（Si）と平行な軸面を持つ褶曲Fiが
形成されており，褶曲Fiによって，主片理より前に形成
された片理Si-1が折りたたまれている（第 5. 11図a）．ア
ンチフォーム・シンフォームの軸部付近では，軸面が鉛
直な開いた褶曲Fi+2やキンクバンドが観察される（第
5. 11図b）．
黒川沢ユニット中部・上部（緑泥石帯）では，泥質片岩
中の変成鉱物は下部に比べて細粒である．下部の泥質片
岩と同様に野外で黒色–銀灰色を呈し，主片理Siが発達
する．泥質片岩中には，数cmから数 10 cm幅の砂質片岩
や石灰質片岩の薄層を挟むことがある（第 5. 11図c）．片
理面の間隔は変成度の低下に応じて狭くなるが，脆性断

第 5. 11図　黒川沢ユニットの主要構成岩類の産状と岩相→
（a）泥質片岩の微細褶曲構造（塩川約 2.7 km上流）．主片理Si形成前の片理Si-1が観察される．（b）閉じた褶曲構造を示す苦鉄
質片岩（Km；大花沢約 700 m上流）．YZ方向から変成岩を観察すると閉じた褶曲構造Fi+2が観察される．（c）緑泥石帯の代表
的泥質片岩（Kp；黒川沢約 2 km上流）．砂質片岩・石灰質片岩を含む泥質片岩が褶曲している．（d）珪質片岩（Ks）とアルバ
イトポーフィロブラストを含む苦鉄質片岩（Km）の互層（鹿塩川・大花沢合流部）．ざくろ石帯では肉眼でも点紋状のアルバ
イトが観察できる．（e）石灰質片岩に見られる線構造（黒川沢約 3.2 km上流）．ペンの方向が線構造及び微細褶曲構造の軸面
劈開がなす線構造．（f）苦鉄質片岩（Km）の片理面に形成したキンクバンド．線構造もキンクバンドで変形している（手開沢
約 1 km上流）．（g）超苦鉄質岩と複合岩体を形成する変成斑れい岩（Kg；黒川沢約 2.2 km上流）．ソーシュライト化した斜長
石及び普通角閃石の面構造が観察される．（h）泥質片岩に挟在する脂肪光沢を示す蛇紋石から構成される超苦鉄質岩体
（Ku；新小渋橋から南東へ約 500 m）．斜面崩壊を引き起こし風化面が露出している．
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層が分布すると局所的に狭くなる（千枚岩化する）場合
もある．
顕微鏡観察によると，黒川沢ユニット下部（ざくろ石
帯）の泥質片岩は，フェンジャイト，緑れん石，緑泥石
の形態定向配列による主片理が発達し，アルバイトは斑
状変晶をなす（第 5. 12図a）．アルバイト斑状変晶内には，
主片理Siより前に形成された片理Si-1が包有される．ざく
ろ石は，50 μm以下の半自形から自形を示すものが多い．
EPMA分析では，ざくろ石帯の泥質片岩中のざくろ石は
累進変成作用で生じた正累帯構造を示す（Nakamura et 
al.，2022）．またざくろ石帯の泥質片岩には明瞭なS-C
ファブリック，アルバイト斑状変晶の回転と再結晶石英
C軸ファブリックが観察され，いずれも左横ずれセンス
を示す（Nakamura et al.，2022）．
黒川沢ユニット中部・上部（緑泥石帯）の泥質片岩は，
石英，フェンジャイト，アルバイト，緑泥石，炭質物か
ら構成されており，主にフェンジャイト・緑泥石からな
る薄層（M-domain）と主に石英・アルバイトからなる薄
層（QF-domain）との縞状構造が顕著に発達している（第
5. 12図b）．泥質片岩は，野外においてこのM-domainに
沿って剥がれやすい．この縞状構造（セグリゲーション）
は，中部から上部にかけて発達が弱くなる．黒川沢ユニッ
ト上部で，御荷鉾ユニットの境界付近の泥質片岩に挟ま
る砂質片岩では，石英ポーフィロクラストが波動消光を
示し片理面にそって剛体回転しているのが観察される
（第 5. 12図c）．

（2）珪質片岩（Ks）
珪質片岩は，泥質片岩中に小規模岩体として多数含ま
れる．幅 50 m以下の岩塊規模の分布が多いが，側方方向
に連続して追跡できる場合が多い．層状チャートを原岩
とし，灰色から灰白色を呈し，泥質片岩及び苦鉄質片岩
と数 10 cmから数m単位で繰り返す．珪質片岩と泥質片
岩ないし苦鉄質片岩との岩相境界は，主片理Siに平行で
ある（第 5. 11図d）．また珪質片岩には，暗灰色の泥質な

薄層が律動的に挟まり，泥質な薄層には主片理Siが発達
する．
顕微鏡観察によると，珪質片岩はほぼ石英から構成さ
れる層を主体とし，主にフェンジャイトと緑泥石からな
る薄層を律動的に挟む．フェンジャイトと緑泥石の形態
定向配列による主片理Siが発達する．黒川沢ユニット下
部（ざくろ石帯）の珪質片岩は，再結晶石英の粒成長が進
行しており，石英の平均粒径は約 100 µm程度である（第
5. 12図d）．粒界は不連続な変形微細組織を示しており，
バルジング（BLG）からサブグレインローテーション
（SGR）再結晶機構によって動的再結晶化が進行し，石英
粒子の境界は不明瞭な組織で，亜粒界が識別できる（第
5. 12図d）．主に石英からなる層は，検板を入れると反時
計回りに青からオレンジに色が変化し，石英粒子の格子
定向配列が示唆される．
黒川沢ユニット中部・上部（緑泥石帯）の珪質片岩中で
は，再結晶石英の平均粒径は 20 µm以下で細粒である（第
5. 12図e）．再結晶石英粒子の格子定向配列は，ざくろ石
帯より低温条件のバルジング（BLG）再結晶機構による
動的再結晶化によって起きたと推定される（第 5. 12図
e）．

（3）苦鉄質片岩（Km）
黒川沢ユニットの苦鉄質片岩は，側方に 0.4–4.8 km以
上連続する北北東–南南西方向の小–大規模岩体として，
泥質片岩中に複数挟まれる．いずれの岩体も側方方向に
連続的に追跡できる特徴を有する．野外で苦鉄質片岩は，
淡緑色，淡黄緑色，青緑色，濃青緑色を呈し，明瞭な主
片理が発達する．黒川沢ユニットの苦鉄質片岩は，主に
角閃石・緑泥石などの苦鉄質鉱物からなる暗色の薄層
と，主にアルバイト・緑れん石からなる白色–黄緑色の
薄層が繰り返す層状構造が露頭で認められる場合が多
く，原岩は玄武岩凝灰岩などの火山砕屑岩と推定される．
黒川沢ユニット下部（ざくろ石帯）の苦鉄質片岩では，肉
眼で確認できるアルバイト斑状変晶を含む特徴を示す．

←第 5. 12図　黒川沢ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）黒川沢下部のざくろ石帯の泥質片岩（ざくろ石含有緑泥石石英アルバイトフェンジャイト片岩）．主片理Siが発達する．
顕著なS-Cファブリックを示し，ざくろ石（Grt）や，アルバイト（Ab）ポーフィロブラストが回転している．基質には緑れ
ん石（Ep）とフェンジャイト（Ms）が含まれる．（b）黒川沢中部の緑泥石帯の泥質片岩（緑泥石石英アルバイトフェンジャイ
ト片岩）．石英長石層（QF-domain）とフェンジャイト緑泥石層（M-domain）に分離し強い主片理Siを形成している．（c）菰立
沢断層付近の砂質片岩．主片理Siが発達する．石英砕屑粒子（Qz），斜長石砕屑粒子がポーフィロクラストとして残存する．
石英砕屑粒子は波動消光を示す．（d）黒川沢ユニット下部のざくろ石帯の珪質片岩．粒径が大きくポリゴナルな形態を示す
再結晶石英（Qz）が特徴である．（e）黒川沢ユニット中部の緑泥石帯の珪質片岩．ざくろ石帯と比較して再結晶石英（Qz）は
細粒で結晶方位もばらつきが大きい．（f）苦鉄質片岩．主片理Siが発達する．緑れん石（Ep）及びアクチノ閃石（Act）中に含
まれるナトリウム角閃石（Na-Amp）．自形を示すナトリウム角閃石は，粗粒な緑れん石の包有物として残存している．（g）
黒川沢ユニット下部のアルバイト斑状変晶を含む苦鉄質片岩．基質には主片理Siが発達し，アルバイト斑状変晶内には，主
片理より前の片理Si-1が包有される．アルバイト（Ab）に沿ってS-Cファブリックが形成されている．（h）黒川沢ユニット上
部の緑泥石帯の石灰質片岩．緑泥石（Chl）及びフェンジャイトが方解石（cal）中で主片理Siを形成している．（a），（b），（c），
（d），（e）はクロスニコル．（d），（e）は検板入り．（f），（g），（h）はオープンニコル．
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黒川沢ユニット中部・上部（緑泥石帯）の苦鉄質片岩は，
下部に比べて，泥質片岩と同様に変成鉱物は細粒になり，
片理面の間隔が狭くなる．また苦鉄質片岩中には，下部・
中部・上部の岩相に関係なく石灰質片岩（第 5. 11図c）や
珪質片岩（第 5. 11図d）を伴うことが多く，これらとの岩
相境界は，主片理に平行である．苦鉄質片岩に伴われる
石灰質片岩は，灰色–淡緑灰色を呈する．苦鉄質片岩に
は，軸面が鉛直に近い閉じた褶曲Fi+2が発達し，主片理
を褶曲させている．主片理上には，緑泥石の配列で規定
される線構造が発達する．褶曲Fi+2と線構造の関係を見
ると，線構造は，褶曲Fi+2のヒンジラインとほぼ一致す
る（第 5. 11図e）．フェンジャイトや緑泥石を多く含む苦
鉄質片岩には，主片理上にキンクバンドが多数発達する
ことがある（第 5. 11図 f）．
顕微鏡観察によると，苦鉄質片岩は主にアクチノ閃石，
緑泥石，緑れん石，アルバイトを主要構成鉱物として含
む．アクチノ閃石，緑泥石などの柱状鉱物，板状鉱物の
形態定向配列による主片理が発達する．濃緑色を呈する
苦鉄質片岩では，青色–紫色の多色性を示す藍閃石–マグ
ネシオリーベック閃石組成のナトリウム角閃石を含む
（第 5. 12図 f）．ナトリウム角閃石の縁部は，アクチノ閃
石に被覆成長される．また緑れん石に包有される場合も
ある．
黒川沢ユニット下部（ざくろ石帯）の苦鉄質片岩は，ア
クチノ閃石，緑泥石，緑れん石，アルバイトを主要構成
鉱物とし，黒川沢ユニット中・上部（緑泥石帯）の苦鉄質
岩よりも再結晶化が進んでいる．アルバイトは長径1 mm
程度の斑状変晶をなす．シアバンドがアルバイト斑状変
晶を切断し，特徴的な右ずれセンスを示すS-Cファブリッ
クが観察される場合がある（第 5. 12図g）．
黒川沢ユニット中部・上部（緑泥石帯）の苦鉄質片岩
は，ざくろ石帯の苦鉄質片岩と同様の変成鉱物組み合わ
せを示すが，変成鉱物がより細粒でアルバイト斑状変晶
を含まない特徴をもつ．またナトリウム角閃石が柱状の
アクチノ閃石の核部に残存している場合が多い．下部・
中部・上部の岩相に関係なく産する石灰質片岩は，再結
晶化した粗粒な方解石から構成されており，フェンジャ
イト，緑泥石からなる片理面が形成されている（第 5. 12
図h）．再結晶化した方解石粒径は，黒川沢ユニット下部
から上部にかけて細粒化するが，変成鉱物組み合わせに
変化はない．黒川沢ユニットの苦鉄質片岩に産する代表
的なナトリウム角閃石の化学組成を第 3. 2表に示す．

（4）変成斑れい岩（Kg）
変成斑れい岩は，本ユニットの上部（緑泥石帯）で認め
られ，苦鉄質片岩・超苦鉄質岩類と密接に伴い，側方
へ 0.9–1.8 km連続する小–中規模岩体として，泥質片岩
中に挟在する．野外で変成斑れい岩は，塊状または弱い
主片理の発達が認められ，暗緑色を示す．肉眼でソーシュ

ライト化した斜長石と黒色の単斜輝石・普通角閃石が確
認できる（第 5. 11図g）．またソーシュライト化した斜長
石に富む優白質な層と，単斜輝石または普通角閃石に富
む優黒質な層の繰り返しからなる層状構造が観察される
場合がある．かんらん石斑れい岩，単斜輝石斑れい岩，
角閃石単斜輝石斑れい岩，角閃石斑れい岩が原岩と推定
されるが，既に変成鉱物によって斑晶鉱物が置換されて
おり，原岩に基づく区分は困難である．そのため地質図
では，一括して変成斑れい岩としている．
顕微鏡観察によると，変成斑れい岩は主に単斜輝石，
普通角閃石，アルバイト，緑れん石，不透明鉱物からな
る（第 5. 13図a）．斜長石は，アルバイト，緑れん石，フェ
ンジャイトへ完全に置換されている．斑晶鉱物として残
存する普通角閃石は，Z軸色が褐色である．その褐色の
多色性を示す普通角閃石の縁部には，青色–紫色の多色
性を示すナトリウム角閃石が成長している．更にナトリ
ウム角閃石の縁部は，アクチノ閃石に被覆成長されてい
る．基質は，主にパンペリー石，緑泥石，方解石，アク
チノ閃石，緑れん石及びアルバイトの集合体からなる．
変成度が高くなると，パンペリー石は消失する．本ユニッ
ト上部では，角閃石核部が濃緑色の多色性を呈し，縁部
で薄緑から青色の多色性を示す角閃石が観察される．

（5）超苦鉄質岩類（Ku）
超苦鉄質岩類は，本ユニットの中部・上部（緑泥石帯）
で認められ，苦鉄質片岩・変成斑れい岩を密接に伴い，
側方へ 0.2–1.9 km連続する小–中規模岩体として，泥質
片岩中に挟在する．本ユニット下部にも露頭規模の超苦
鉄質岩類が苦鉄質岩や泥質片岩に含まれる．野外で超苦
鉄質岩類は，主に塊状のダナイトから斜長石ウェールラ
イトに分類されるかんらん岩，及び蛇紋岩からなる．か
んらん岩は，かんらん石斑れい岩を原岩とする変成斑れ
い岩を密接に伴う．大沢から桃の平付近には，蛇紋石化
の程度が弱いダナイトが分布する．かんらん石が多く残
存しているダナイトの破断面は，暗緑色塊状を呈するが，
風化表面はオレンジ色を呈する．一方で斜長石ウェール
ライトと推定されるかんらん岩は，蛇紋石化しているこ
とが多い．蛇紋岩は野外で暗緑色–緑色を呈し，貝殻状
断面は脂肪光沢を示す．蛇紋岩が分布する多くの地域で
は，選択的に斜面崩壊や地すべりが発生している（第
5. 11図h）．また蛇紋岩と泥質片岩との岩相境界部には，
滑石からなる反応帯が形成されている．
顕微鏡観察によると，ダナイトは等粒状のかんらん石
を主要構成鉱物とし，少量の細粒クロムスピネル，単斜
輝石，フロゴパイト，褐色の多色性を示す角閃石を含む．
かんらん石は殆ど蛇紋石に置換されていない（第 5. 13図
b）．等粒状かんらん石粒界には，細粒のクロムスピネル
が存在する．かんらん石粒界には，フロゴパイトや角閃
石が形成している場合がある．斜長石ウェールライトが
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原岩と推定される蛇紋岩は，蛇紋石化したかんらん石仮
像，単斜輝石，ソーシュライト化した斜長石と少量の角
閃石，クロムスピネル，フロゴパイト，磁鉄鉱から構成
される．その他の蛇紋岩は，メッシュ状組織を示す蛇紋
石からなり，残存する細粒なクロムスピネルと蛇紋石の
粒界に細粒な磁鉄鉱が生じている．
年代：本報告において，黒川沢ユニットの見かけ層序の
下部・中部・上部から，各 1試料，計 3試料の泥質片岩
の砕屑性ジルコンU–Pb年代を新たに報告する．下部の試
料（Jk1105）はざくろ石帯に属し，中部と上部の試料
（OS2-33，OS2-32）は緑泥石帯に属する．それぞれのコン
コーディア図及びヒストグラムを第 5. 14図，砕屑性ジル
コンU–Pb年代の分析データは付表 7–9に示す．下部の泥
質片岩では，最若粒子年代（YSG）は 70.7 ± 1.5 Maを，最
若クラスター年代（YC1σ）は 71.2 ± 0.9 Ma（n = 3）を示す
（第 5. 14図a，第 3. 1表，付表 7）．中部の泥質片岩では，
最若粒子年代（YSG）は 96.3 ± 2.7 Maを示し，最若クラス
ター年代（YC1σ）は 114.4 ± 2.5 Ma（n = 2）を示す．上部の
泥質片岩では，最若粒子年代（YSG）は 103.6 ± 1.8 Maを，
最若クラスター年代（YC1σ）は 103.9 ± 0.9 Ma（n = 5）を
示す（第 5. 14図b–c，第 3. 1表，付表 8–9）．最若粒子年
代（YSG）と最若クラスター年代（YC1σ）間で仮定する泥
質片岩の原岩堆積年代は，下部で後期白亜紀後期（約 71 
Ma，マーストリヒチアン期）以降，中部で白亜紀の中頃
（約 114–96 Ma，おおよそアプチアン期–セノマニアン期）
以降，上部で前期白亜紀後期（約 104 Ma，アルビアン期）
以降と推定される（第 5. 1図）．最若粒子年代（YSG）は，
黒沢川ユニットの下部から上部へ向けて，マーストリヒ
チアン期・セノマニアン期・アルビアン期と系統的に古
くなる傾向が認められる．一方，最若クラスター年代
（YC1σ）は，下部でマーストリヒチアン期，中部と上部で

アプチアン期～アルビアン期を示す．本報告の砕屑性ジ
ルコンU–Pb年代は，分析数が 32～60粒子と少なく，詳
細な検討を行うには十分ではない．また中部の泥質片岩
では，最若粒子年代（YSG）が最若クラスター年代
（YC1σ）を構成しない．そのため今回示した黒川沢ユ
ニットの砕屑性ジルコンU–Pb年代は，予察的な年代値と
評価しており，今後の詳しい検討によって，堆積年代の
推定により制約が与えられる可能性がある．
また黒川沢ユニット下部のざくろ石帯より，フェン
ジャイトK–Ar年代が，泥質片岩から報告されている．
フェンジャイトK–Ar年代は，中央構造線の活動による年
代若返りの可能性のある試料を除くと，65.9–63.1 Ma（柴
田・高木，1988）が得られている．
対比：本ユニットの下部と中部は，1）岩相，2）変成苦鉄
質岩の鉱物共生，3）緑泥石帯とざくろ石帯に分帯可能で
あること，4）泥質片岩ないし砂質片岩中の砕屑性ジルコ
ンU–Pb年代に基づき，四国中央部三波川変成コンプレッ
クスの三縄ユニット（野田ほか，2021；Nagata et al.，2019）
及び白滝ユニット下部（遠藤・横山，2019），関東山地三
波川帯の緑泥石帯とざくろ石帯の変成岩類（牧本・竹内，
1992；宮下，1998；Miyashita and Itaya，2002；Tsutsumi 
et al.，2009；Lu et al.，2022）に対比できる．前述したよ
うに本ユニット上部は，釜沢ユニットと同一である可能
性があり，四国中央部のみに分布する川又ユニットない
し思地ユニットに対比できる．
近隣地域では，下伊那地質誌編集員委員会（1976）の黒
川層群に相当する．市野瀬図幅地域（河内ほか，1983）及
び天竜川上流域地質図調査・編集委員会（1984）の三波川
帯の結晶片岩類，及び高遠図幅地域（牧本ほか，1996）の
三波川帯の三波川結晶片岩類に対比される．

第 5. 13図　黒川沢ユニットの超苦鉄質岩類及び変成斑れい岩の薄片写真
（a）普通角閃石（Hbl），新鮮な斜長石（Pl）及び鉄酸化物（Fe-oxide）からなる細粒な変成斑れい岩．どちらも大沢–桃の平に
分布する超苦鉄質複合岩体．クロスニコル．（b）等粒状組織を示す新鮮なダナイト．かんらん石（Ol）とクロムスピネル（Spl）
から構成される．クロスニコル．
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5. 6　変成・変形作用

本節では，大河原地域に分布する三波川変成コンプ
レックスの各ユニットと，三波川変成作用を被った秩父
付加コンプレックス寺沢ユニット・三峰川ユニット下部
の変成・変形作用の特徴を記述し，三波川変成コンプ
レックスの模式地である関東山地，及び四国中央部との
比較を行う．比較の結果，関東山地，大河原地域，四国
中央部の三波川変成作用が，ほぼ同じ変成温度圧力条件，
変成相系列，変形履歴をなすことを示す． 

5. 6. 1　変成作用
大河原地域の三波川変成コンプレックス及び秩父付加
コンプレックス寺沢・三峰川ユニット下部の苦鉄質変成
岩中の変成鉱物の消長を第 5. 15図に示す．アクチノ閃石
は，黒川沢ユニットから三峰川ユニット下部にかけて広

く出現するが，三峰川ユニット下部で出現頻度が低くな
る．ウィンチ閃石は，黒川沢ユニットでごく稀に出現す
る．ナトリウム角閃石は，三波川変成コンプレックスだ
けではなく，三峰川ユニット下部にかけて広く出現する．
緑れん石は，黒川沢ユニットから三峰川ユニット下部ま
で広く出現するが，三峰川ユニット下部では，出現頻度
が低下する．パンペリー石は，黒川沢ユニットの変成度
が高い部分を除き，三波川変成コンプレクス及び秩父付
加コンプレックスに普遍的に出現する．ローソン石は，
御荷鉾ユニットと黒川沢ユニット上部の変成苦鉄質岩に
極希に出現する．変成単斜輝石は，三峰川ユニット下部
で出現頻度が高く，黒川沢ユニットを除く寺沢・御荷鉾・
釜沢ユニットに出現する．
苦鉄質変成岩の鉱物組合せを用いたWatanabe（1977）
の変成分帯では，パンペリー石が出現し，ナトリウム角
閃石が出現しない I帯，ナトリウム角閃石が出現し，パ

第 5. 14図　黒川沢ユニット中の砕屑性ジルコンのコンコーディア図とそれら年代ヒストグラム
（a）試料 Jk1105，黒川沢ユニット泥質片岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．（b）試料OS2-33，黒川沢ユニット泥質片岩中の
砕屑性ジルコンのU–Pb年代．（c）試料OS2-32，黒川沢ユニット泥質片岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．点線はディス
コーダントなデータを示す．ディスコーダントなデータはヒストグラム，最若クラスター年代の計算から除外している．
年代ヒストグラムは，Isoplot/Ex4.15を利用して最若クラスター年代の加重平均を計算している．最若粒子年代（YSG）及び
最若クラスター年代（YC1σ）は第 3. 1表に記載する．
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ンペリー石と緑れん石が接する II帯，パンペリー石と緑
れん石が接しないIII帯が識別されている．釜沢ユニット
と寺沢ユニットは，殆どが I帯に，菰立沢断層付近のみ II
帯に分帯される．一方，御荷鉾ユニットと黒川沢ユニッ
トの上部に相当する部分が II帯に，黒川沢ユニット中部
と下部がIII帯に分帯される．しかしながら大河原地域で，
Watanabe（1977）で I帯とされた釜沢ユニットと寺沢ユ
ニットからもナトリウム角閃石の産出が確認された．
従ってWatanabe（1977）の I帯とされた釜沢ユニットと寺
沢ユニットは，全てⅡ帯に相当すると考えられる．また
II帯と III帯の違いは，パンペリー石の出現頻度の違いで
説明出来るため，先行研究の鉱物消長関係と本研究の鉱
物消長関係は調和的である．なおWatanabe（1977）では，
三峰川ユニットの変成分帯は行っていない．以上本研究
で得られた苦鉄質片岩中の変成鉱物組み合わせを考慮す
ると，寺沢ユニット，御荷鉾ユニット，釜沢ユニット，黒
川沢ユニット上部がパンペリー石アクチノ閃石亜相高圧
部，黒川沢ユニット中部と下部が緑色片岩相と緑れん石
青色片岩相の漸移帯の変成作用を被ったと推定される． 
大河原地域の苦鉄質片岩中の鉱物消長関係を他地域と
比較する．なお本報告では関東山地の秩父帯及び三波川
帯のユニット名として，Lu et al.，（2022）のユニット名を
使用する．Lu et al.，（2022）の万場ユニットと上吉田ユ
ニットは，松岡ほか（1998）やTominaga and Hara（2021）で
は，上吉田ユニットに一括されている．Hirajima（1985）
の鉱物消長関係と大河原地域を比較すると，関東山地秩
父帯の上吉田ユニットが三峰川ユニット上部に，万場ユ
ニットが三峰川ユニット下部に，柏木ユニットが寺沢ユ
ニットに，御荷鉾緑色岩が御荷鉾ユニットに，三波川帯
鮎川ユニット緑泥石帯が釜沢ユニットと黒川沢ユニット
上部と中部（緑泥石帯）に対応する．遠藤・横山（2019）と
の比較では，秩父帯上穴内ユニットは三峰川ユニット下
部に，御荷鉾帯赤良木ユニットと御荷鉾ユニットは，そ
れぞれ寺沢ユニットと御荷鉾ユニットに，三波川帯の木
能津ユニットと白滝ユニット下部は，釜沢ユニットと黒
川沢ユニット上部と中部に対応する．
本報告における各ユニットの苦鉄質変成岩の鉱物組み
合わせの分布を第 5. 16図に示す．大河原地域の苦鉄質変
成岩の鉱物組合せは，三峰川ユニット下部と黒川沢ユ
ニット中部及び下部を除き，パンペリー石+緑れん石+
アクチノ閃石+緑泥石の変成鉱物組合せが広く認められ
る特徴がある．また三峰川ユニット下部は，パンペリー
石+変成単斜輝石+緑泥石の変成鉱物組合せが出現する．
黒川沢中部と下部は，緑れん石+アクチノ閃石+緑泥石
の変成鉱物組合せで特徴づけられる．以上の変成鉱物組
合せは，平島（1983）のシュライネマーカーの束の方法を
用いた 3成分系の鉱物共生を関東山地に適応した結果と
一致する．平島（1983）の解析結果を，Lu et al.，（2022）の
関東山地ユニット区分で記述すると，パンペリー石+変

成単斜輝石+緑泥石の変成鉱物組合せは万場ユニットと
上吉田ユニットに，パンペリー石+アクチノ閃石+緑泥
石の変成鉱物組合せは柏木ユニットと御荷鉾緑色岩に，
緑れん石+アクチノ閃石+緑泥石の鉱物共生は鮎川ユ
ニットに対応する．更に 4成分系に拡張した解析
（Hirajima and Banno，1989）でも，関東山地において変成
度の上昇に伴う同様の鉱物共生の変化が解析結果として
得られている．平島（1983）では，四国地方の三波川変成
作用を受けた秩父付加コンプレックスから三波川変成コ
ンプレックスの苦鉄質変成岩の鉱物共生に関しても同様
の解析を行い，関東山地と同様の鉱物共生の変化が変成
度の上昇とともに起こることが確認されている．即ち，
これらの地域の変成相系列（各変成岩が到達したピーク
の変成温度圧力条件）が，温度圧力図上で右肩上がりの
曲線をなすことが同一と見なして良いことを示してい
る．関東山地から，中部地方の大河原地域を経て，四国
西部までは，東西約 750 kmの距離がある．関東山地，中
部地方，四国地方の秩父付加コンプレックスから三波川
変成コンプレックス（いわゆる御荷鉾帯を含む）に分布
する変成岩類が同じ変成相系列を示す．このことは，そ
の変成相系列が示す温度圧力トレンドと同等の温度圧力
構造が，変成岩類の形成場である白亜紀沈み込み帯境界
面付近において，海溝軸と平行な水平方向に少なくとも
750 km以上の広がりをもって存在したことを示唆する．
本報告では，三波川変成コンプレックスの変成鉱物の

EPMA分析を実施した．各ユニットにおける変成鉱物の
代表的な鉱物化学組成を第 3. 2表に示す．黒川沢ユニッ
トの苦鉄質片岩には藍閃石から鉄藍閃石成分を 50 %弱
固溶するマグネシオリーベック閃石からリーベック閃石
が，釜沢ユニットの苦鉄質片岩には藍閃石成分を 10–15 
%固溶するマグネシオリーベック閃石が，御荷鉾ユニッ
トの変成玄武岩には藍閃石から鉄藍閃石が確認された
（第 3. 2表）．また釜沢ユニットの苦鉄質千枚岩及び御荷
鉾ユニットの変成玄武岩には，ひすい輝石成分を 10–20 
%含むエジリンオーシャイトからディオプサイドが生じ
ている．三波川変成コンプレックス，秩父付加コンプレッ
クスの三峰川ユニット及び寺沢ユニットの変成条件は，
理想的なNa2O-CaO-MgO-Al2O3-SiO2-H2O（NCMASH）系
における相平衡（第 5. 17図）と炭質物ラマン地質温度計
でのピーク温度見積もり（第 3. 3表）を組み合わせると，
三峰川ユニットで変成温度は 284 ± 21 ℃，変成圧力は
2.6–6.3 kbarとなる．寺沢ユニットでは変成温度は平均値
296 ± 20 ℃，変成圧力は 2.8–6.6 kbarとなる．御荷鉾ユ
ニットでは変成温度 309–316 ℃，変成圧力は 3.9–6.9 kbar
となる．釜沢ユニットでは変成温度 308 ± 22 ℃，変成圧
力は 3.0–7.0 kbar，黒川沢ユニット緑泥石帯では変成温度
341 ± 27 ℃，ざくろ石帯では変成温度 384 ± 14 ℃となる．
黒川沢ユニットの変成圧力は，325 ℃で 4.6–6.9 kbar，325 
℃以上では高圧限界が 6.9–8.1 kbarの範囲となる．本報告
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第 5. 15図　変成玄武岩中の変成鉱物組み合わせ
太実線は，普遍的に出現する変成鉱物．破線は，希に出現する変成鉱物．

で見積もられた変成温度及び変成圧力条件は，黒川沢ユ
ニット下部から三峰川ユニット下部まで構造的上位に向
かって変成度が低下する傾向を示す．
黒川沢ユニット上部・中部で得られた温度圧力条件
は，先行研究によって推定された三波川変成コンプレッ
クス緑泥石帯の変成温度圧力条件（300–350 ℃，5–6 kbar）
ともおおよそ一致する（Watanabe，1977）．一方で，黒川
沢ユニット下部（ざくろ石帯）では，変成圧力を制約する
鉱物組み合わせが確認できていないため，厳密な温度圧
力推定は実施できていない．ただし黒川沢ユニット下部
の変成温度は，ざくろ石–フェンジャイト地質温度計で
~398 ℃，ざくろ石–緑泥石地質温度計で~374 ℃が見積も
られている（Nakamura et al.，2022）．この変成温度見積も
りは，黒川沢ユニット下部（ざくろ石帯，384 ± 14 ℃）か
ら得られた炭質物ラマン地質温度計の変成温度と調和的
である（第 3. 3表）．この変成温度条件とNCMASH系の
相平衡図（第 5. 17図）からざくろ石帯の圧力条件を推定
すると，変成温度圧力条件は，375–400 ℃，6.9–8.1 kbar
の範囲となる．変成圧力の見積もりに幅があるが，各ユ
ニットから産出する藍閃石から鉄藍閃石成分を固溶する
ナトリウム角閃石の産出，ひすい輝石成分を固溶する単
斜輝石の産出などから，実際の変成圧力は四国中央部

（Endo and Wallis，2017；Enami et al.，1994）と同程度と考
えられ，推定した圧力範囲の上限値に近い可能性がある．

5. 6. 2　変形作用
三波川変成コンプレックスの変形作用の特徴は，大き
な有限歪みをともなう延性変形により主片理Siが発達す
ることである．秩父付加コンプレックス寺沢ユニットと
三峰川ユニット下部においても主片理Siの発達が認めら
れる．泥質片岩及び泥質千枚岩の主片理は，フェンジャ
イトの形態定向配列で構成される．主片理を構成する
フェンジャイトは，変形に伴う再結晶作用（Itaya，2020），
もしくは差応力下での溶解・成長（Miyazaki et al.，2019）
によって形成され，そのK–Ar年代はフェンジャイト形成
時期を示すと考えられる（Itaya，2020；Miyazaki et al.，
2019）．従って，主片理を構成するフェンジャイトのK–Ar
年代から，変形段階Diの進行時期を推定することができ
る．大河原地域，三波川変成コンプレックス各ユニット
の主片理を構成するフェンジャイトのK–Ar年代は，御荷
鉾ユニットで約 110 Ma，黒川沢ユニット下部で 66–63 Ma
である（第 5. 1図）．Di変形時相の進行時期は，構造的上
位から下位へ向けて若くなる年代極性が認められる．三
峰川ユニット下部，寺沢ユニット，釜沢ユニット，黒川
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第 5. 16図　変成鉱物組み合わせの分布
高圧変成作用を示す代表的な指標鉱物の組み合わせ；パンペリー石（Pmp）+変成単斜輝石（mCpx）+緑泥石（Chl），パンペ
リー石（Pmp）+アクチノ閃石（Act）+緑泥石（Chl），緑れん石（Ep）+アクチノ閃石（Act）+緑泥石（Chl）．他に代表的な変成
鉱物を示す場合は，プロット状に記載している．Lws：ローソン石，Ep：緑れん石，NaA：ナトリウム角閃石，Hb：普通
角閃石，Bt：黒雲母，Win：ウィンチ閃石，Act：アクチノ閃石，Prh：ぶどう石，Hem：ヘマタイト．

沢ユニット上部中部の主片理を構成するフェンジャイト
のK–Ar年代は得られていないが，各節で対比を行った関
東山地あるいは四国中央部のユニットの年代値を用いる
と，寺沢ユニットで 117–110 Ma（関東山地柏木ユニッ
ト；Lu et al.，2022），釜沢ユニット及び黒川沢上部で
95–90 Ma（四国中央部川又ユニット・思地ユニット；
Itaya and Fukui，1998）と推定される（第 5. 1図）．三峰川
ユニット下部もこれと対比される万場ユニット及び上吉
田ユニットのフェンジャイトK–Ar年代（Lu et al.，2022）
より，132–107 Maと推定される．これらの推定結果は，
Di変形時相の進行時期が構造的上位から下位へ向けて若
くなる年代極性と矛盾しない．また，砕屑性ジルコン年代
から推定される各ユニットの海溝充填堆積物の年代も構
造的下位ほど若くなる年代極性を持つ．
苦鉄質変成岩における主片理は，緑泥石と角閃石の形

態定向配列で構成される．大河原地域のどのユニットに
おいても，主片理を構成する角閃石がナトリウム角閃石
である場合，アクチノ閃石がナトリウム角閃石を被覆成
長している．従って，変形段階Diは，各ユニットが延性
変形を被りながら上昇を開始した時期に対応すると考え
られ，四国中央部三波川変成コンプレックスのDs変形
（Wallis，1990）と対応する．
各ユニットの海溝充填堆積物中の砕屑性ジルコン年代
から推定される堆積年代の上限値は構造的下位ほど若く
なる年代極性を持つ（第 5. 1図）．主片理を構成するフェ
ンジャイトK–Ar年代も年代極性を持つことから，次のよ
うな構造発達史が想定される．即ち，本地域の三波川変
成コンプレックス及び三波川変成作用を被った秩父付加
コンプレックスの各ユニットは，前期白亜紀から後期白
亜紀最末期に，ユーラシア大陸東縁の沈み込み帯プレー
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第 5. 17図　NCMASH系における相平衡図
Perple_X7.0（Connolly，2005）を用いて計算した理想的なNa2O-CaO-MgO-Al2O3-SiO2-H2O（NCMASH）系における相平衡図．
グレースケールの色が異なる領域は，ローソン石青色片岩亜相，緑れん石青色片岩亜相，パンペリー石アクチノ閃石亜相，
ぶどう石アクチノ閃石亜相，及び緑色片岩相の各変成相の領域を示す．縦の破線で示した温度領域は，大河原地域の三波
川変成コンプレックスと秩父付加コンプレックス三峰川ユニットの炭質物ラマン地質温度計で求めた温度範囲に対応す
る．黒川沢ユニットは，ピーク温度の最大値と最小値，他はピーク温度の平均値を中心とした 1σの温度範囲である．灰色
の温度圧力範囲は，四国中央部の上穴内ユニット，赤良木ユニット，御荷鉾ユニットの温度圧力範囲（1Endo and Wallis，
2017）と汗見川流域の白滝ユニット緑泥石帯とざくろ石帯の温度圧力範囲（2Enami et al.，1994）．Ｕはユニットを表す．Ab：
アルバイト，Cln：クライノクロア，Czo：クリノゾイサイト，Gln：藍閃石，Gro：グロシュラール，Lws：ローソン石，
Lmt：ローモンタイト，Pa：パラゴナイト，Pmp：パンペリー石，Prh：ぶどう石，Tr：トレモラ閃石．

ト境界に沿って，海溝から沈み込み，次々に付加プリズ
ム深部で底付け付加され，低温高圧型変成作用を被り，
順次延性変形を被りながら上昇した．このような履歴を
経たユニット群が，構造的下位から順次付け加わること
により，三波川変成コンプレックス及び三波川変成作用
を被った秩父付加コンプレックスが形成された． 
変形段階Di以降，三波川変成コンプレックス及び三波
川変成作用を被った秩父付加コンプレックスでは，共通

して変形段階Di+2が進行している．変形段階Di+2では，
褶曲Fi+2としてアンチフォーム・シンフォームが形成さ
れ，この変形に三波川変成コンプレックス及び三波川変
成作用を被った秩父付加コンプレックスのすべてのユ
ニットが参加している．このため，変形段階Di+2の進行
時期は，黒川沢ユニット下部の主片理形成時期の上限で
ある 63 Maより後であり，古第三紀暁新世以降と推定さ
れる．
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第 6章　四万十付加コンプレックス

（中村佳博）

6. 1　概要及び研究史

赤石山地北部に分布する四万十帯は，示準化石に乏し
く地質時代を制約する情報は 1950年代までなかった．そ
のため他地域との比較から中生層の赤石層として定義さ
れてきた（石井ほか，1953；Ishii et al.，1956）．その後，大
久保ほか（1958）や大久保・松島（1959）による石灰岩か
ら六射サンゴと厚歯二枚貝の発見により，中生代（ジュ
ラ紀後期から白亜紀）の地質体が広く分布すると認識さ
れるようになった．1960年代には，赤石山地地質研究グ
ループ（1961）によって赤石山地全域の地質調査が実施
され，四万十帯は四万十累帯として南北に伸びる赤石
帯・白根帯・大井川帯・三倉帯・瀬戸川帯の 5帯に区分
された．この時に四万十帯を西北西–東南東方向に横断
する小渋川断層が初めて識別され，この小渋川断層を境
に，赤石山地の北部と南部で地質構造や岩相の違いがあ
ることが指摘された．その後赤石山地のより詳細な地質
調査によって，北岳–塩見岳–荒川東岳の山頂付近に背斜
頂部が位置する複背斜向斜構造が想定された（河内ほ
か，1965；山田ほか，1969）．この軸部に沿って構造的最
下位の変形作用及び再結晶化が顕著な地域は，赤石中軸
帯と命名されている（河内ほか，1965；山田ほか，1969）．
この複背斜向斜構造によって露出する構造的下位の地層
には，複数の片理面が形成されており，主片理（S1）に対
して折りたたみ褶曲の軸面へき開としてS1-2面そしてS1-2

面に対して高角度で斜交するS3面が識別されている（山
田ほか，1969）．これらの片理面に対応する複数の線構造
も識別されており，これらは北あるいは南へ緩くプラン
ジする．大河原地域北隣の市野瀬図幅地域では，四万十
帯は構造的下位より仙丈岳帯と北岳帯に区分された（河
内ほか，1983）．仙丈岳帯は薄い粘板岩を挟む厚い砂岩で
構成される一方で，北岳帯は砂岩泥岩互層を主体に緑色
岩・チャート・石灰岩をレンズに挟むとされる．山田ほ
か（1983）では，赤石山地北部全域の調査結果に基づき，
構造的下位から仙丈岳層・北岳層・農鳥岳層・赤石岳層・
西俣層・広河内層・転付峠層・奈良田層と区分された．
また赤石山地の四万十帯の大規模な地質構造は，南東側
の地層ほど若い地層群からなる帯状配列である説（赤石
山地地質研究グループ；1961）と，大規模な複背斜構造
によって同一の地質体が繰り返し出現するという説
（Kimura and Tokuyama，1971）が提唱され議論されてき
た．

1980年代に入ると，赤石山地全域での四万十帯の調査
が進み，各層群の泥岩や珪長質凝灰岩などから放散虫化
石が報告され，堆積年代が決定されるようになった（狩
野，1981；川端，1984；村松，1986；1990）．これら岩相層
序と堆積年代を総括し，四万十帯は四万十主帯と瀬戸川
帯に区分され，四万十主帯は赤石層群・白根層群・寸又
川層群・犬居層群・三倉層群の 5つの層群に細分された
（第 6. 1図；Kano and Matsushima，1988）．そして四万十
主帯は白亜紀～古第三紀の付加コンプレックスからなる
と解釈された．本報告では，四万十帯に属する付加コン
プレックスを「四万十付加コンプレックス」と呼ぶ．大河
原地域には，四万十主帯に属する赤石層群と白根層群が
分布する．赤石層群と白根層群から産出する放散虫化石
の報告は以下の通りである．村松（1995）は，南隣赤石岳
図幅に位置する遠山川流域及び光岳周辺の赤石層群の泥
岩・珪長質（酸性）凝灰岩から多数の放散虫化石の産出を
報告し，赤石層群の堆積年代を後期アルビアン期から前
期チューロニアン期とした．また村松（1995）は，白根層
群のチャート・泥岩や珪長質（酸性）凝灰岩からも放散虫
化石の産出を報告し，白根層群の堆積年代が後期アルビ
アン期から前期マーストリヒチアン期まで幅広い年代を
示すとし，白根層群内で西から東へ若化する 5つのユ
ニットを細区分した．村松（1995）に従うと，ユニット 1
は砂岩・チャート・玄武岩・石灰岩をブロックとして頻
繁に挟む泥質岩であり，堆積年代は後期アルビアン期か
ら前期コニアシアン期とされた．ユニット 2は，下部が
チャート・玄武岩を挟む泥質岩で中–上部は砂岩泥岩互
層となる．これらの堆積年代は前期チューロニアン期か
ら前期カンパニアン期とされた．ユニット3はチャート・
玄武岩を挟む泥質岩で珪長質凝灰岩を頻繁に挟む．ユ
ニット 4はチャート・玄武岩を挟む泥質岩と砂泥互層か
らなる．ユニット 5は石灰岩・チャート・玄武岩を挟む
泥質岩と砂岩泥岩互層からなる．ユニット 3~5は前期コ
ニアシアン期から前期マーストリヒチアン期の堆積年代
を示し，南東方向へ年代が若くなる可能性が指摘されて
いる．更に村松（1997）は，南隣赤石岳図幅に位置するし
らびそ峠–大沢岳ルートの白根層群の泥岩中から放散虫
化石を報告し，前期コニアシアン期から前期カンパニア
ン期の堆積年代を報告している．更に東方の椹島–赤石
岳–聖岳周辺の白根層群中の泥質岩では，後期アルビア
ン期から前期マーストリヒチアン期の堆積年代が報告さ
れており，一度断層で年代極性が乱されるものの南東方
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第 6. 1図　赤石山地四万十付加コンプレックスの構造層序区分
（a）赤石山地四万十付加コンプレックスの位置．（b）赤石山地四万十付加コンプレックスの構造層序区分図．Kano and 

Matsushima（1988）を改変した．MTL：中央構造線，ISTL：糸魚川–静岡構造線，AC：付加コンプレックス，MC：変成コン
プレックス．
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向に向かって年代が若くなる傾向を明らかにしている
（村松，1998）．合わせて寸又川層群の堆積年代をカンパ
ニアン期中頃から前期マーストリヒチアン期としてい
る．これらの放散虫年代をKano and Matsushima（1988）に
追加した総括図を第 6. 2図に示す．Kano and Matsushima
（1988）による構造層序区分は，これ以降の赤石山地の地
質図（尾崎ほか，2002；牧本ほか，2004；杉山ほか，2010）
で踏襲されており，赤石山地四万十付加コンプレックス
を構成する地層群の標準的な構造層序区分として広く引
用されている．
赤石山地の四万十付加コンプレックスは，1960年代か
ら赤石山地南部と北部で地質構造に大きな違いが見られ
ることが広く知られている（赤石山地地質研究グルー
プ，1961）．松島（1994）は，赤石山地の帯状配列は小渋川
より南部で北東–南西方向で西傾斜を示すのに対して，北
部で南北に近い走向で東傾斜となると主張している．そ
してこの地質構造の一つの解釈として，中期中新世の伊
豆–小笠原孤衝突によって小渋川断層を境界に逆くの字
型に赤石山地全体の地質体がねじ曲がったと提案してい
る（松島，1997）．一方で赤石山地南西部の満島・佐久間・
天龍図幅地域に分布する赤石構造線（狩野ほか，1993）よ
り東側の四万十帯付加コンプレックスの内部構造は，剛
体回転しているものの南東側へ若くなる地質構造が保存
されている．狩野（2002）は，四万十付加コンプレックス
内部に分布する南北方向の左横ずれ断層（赤石構造帯や
笹山構造線）の活動によって南西–北東構造から南北構
造に地質構造が改変され，北へシフトしていく湾曲構造
を形成したと解釈している．この湾曲構造には，下部中
新統を含む瀬戸川・竜

りゅう

爪
そう

層群まで参加しており，南東側
のユニットほど顕著な反時計回りの鉛直軸回転と，北西
側に分布していたユニットの消失が，中期中新世の短期
間に生じたと示唆している（狩野，2002）．

6. 2　構造層序区分

大河原地域の四万十付加コンプレックスを，岩相層序
と地質構造に基づき 2つの構造層序ユニット；1）赤石ユ
ニット，2）白根ユニットに区分する．各ユニットの境界
をなす断層に関しては第 9章にて述べる．赤石ユニット
及び白根ユニットは，Kano and Matsushima（1988）の赤石
層群及び白根層群に相当する．本報告では，四万十付加
コンプレックスの各層群について，層群の階層を一つ下
げ構造層序単元とみなして，層群の代わりにユニットを
用いた．

6. 3　赤石ユニット（As）

命名・定義：Kano and Matsushima（1988）で赤石層群と命
名．赤石層群は，珪長質凝灰岩，珪質泥岩を挟むタービ

ダイト起源の砂岩優勢砂岩泥岩互層からなる地質体と定
義されている．本報告では，上述の通り赤石層群を赤石
ユニットに変更する．
模式地：Kano and Matsushima（1988）では模式地の記述が
ない．大河原地域内では，三峰川上流の荒川–北荒川流
域を模式地とする．
分布及び地質構造：赤石ユニットは，三峰川上流地域か
ら荒川・三伏峠・小河内岳を経て，小渋川上流地域まで
南北に分布する．小渋川上流地域周辺の赤石ユニットの
分布幅は約 7 kmを超えるが，北部に向かって狭くなり，
三峰川上流大横川合流地点付近では約 2 kmとなる．本ユ
ニットの層理面は，北北東–南南西走向で主に東へ30–80˚
の中角度で傾斜する．この層理面と調和的な姿勢で片理
面も同時に発達している（第 6. 3a図）．ユニット西側は仏
像構造線によって秩父帯付加コンプレックス豊口山ユ
ニットと接する．ユニット東側は，北沢峠断層によって
白根ユニットと接する．
岩相：赤石ユニットは，砂岩及び砂岩泥岩互層からなる．
構造的下位から上位に向けて大きな岩相の変化は乏し
い．大河原地域南部の仏像構造線周辺（小渋川流域）で
は，片理面・線構造そして微細褶曲構造が強く発達する．
三峰川上流地域の赤石ユニットの代表的なルートマップ
を第 6. 4図に示す．
本ユニットの砂岩は，露頭で灰白色–灰色を呈する厚

層理砂岩を主体とし，塊状砂岩も認められる．厚層理砂
岩の単層の厚さは，数mから数 10 mまで変化し，層厚数
cm–数mの泥岩が挟まれる特徴を示す（第 6. 5図a）．小
渋川上流や三峰川上流荒川，大横川に分布する厚層理砂
岩では，明瞭な片理面（S1）が発達し，層理面（S0）を切断
している（第 6. 5図b，c）．このような片理面の発達が強
い地域では，地層の上下判定は困難である．一方塊状砂
岩は，層厚が数m以上で，泥岩の挟みが露頭スケールで
観察できない．また塊状砂岩は，層理面が不明瞭で，多
数の泥岩やシルト岩の偽礫を包有する特徴がある．塊状
砂岩は，非常に険しい渓谷や滝を形成することがある
（第 6. 5図d）．
砂岩泥岩互層は，砂岩優勢な砂岩泥岩互層を主体とし，
層厚数 10 cmから数mの砂岩に対して，数cmから数 10 
cmの泥岩を挟む．泥岩優勢な砂岩泥岩互層も一部で認め
られ，砂岩優勢な砂岩泥岩互層や厚層理砂岩を経て塊状
砂岩に漸移することが多い．砂岩泥岩互層には，片理が
発達することがあり，稜線付近では片理に沿って風化し
スレート状になっている（第 6. 5図e）．また泥岩中には
キンクバンドが認められることがある（第 6. 5図 f）．一
部の片理の発達した泥岩には，線構造が発達しており，
南南東から南東のトレンドで緩い傾斜のプランジを示
す．片理面と層理面が大きく斜行する場合は，微細褶曲
構造が露頭規模で確認できる．変形の弱い砂岩泥岩互層
では，級化層理から地層の上位方向が複数地点で確認で



− 80 −

第 6. 2図　赤石山地白亜系四万十付加コンプレックスの地質総括図
Kano and Matsushima（1988）に基づき改変．砕屑性ジルコンU–Pb年代に関しては，常盤ほか（2018），吉田・常磐（2019）及び
大河原地域の砕屑性ジルコンU–Pb年代を引用．放散虫化石群集に基づく白根ユニット混在岩（ユニット 1–5）の付加年代を
総括図に引用している（村松，1995，1999）．甲斐駒ヶ岳花崗閃緑岩体のジルコンU–Pb年代は，Sawaki et al.（2020）を引用．
YSG：最若粒子年代，YC1σ：最若クラスター年代，U：ユニット．



− 81 −

第 6. 3図　四万十付加コンプレックス各ユニットの面構造及び線構造の姿勢
（a）赤石ユニット及び（b）白根ユニットの構造データ．括弧内のnは，線構造及び面構造のプロット数．U：ユニット．

第 6. 4図　赤石ユニットのルートマップ
三峰川–大横川付近の代表的な赤石ユニットのルートマップ．
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←第 6. 5図　赤石ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）厚層理砂岩の産状．泥岩層を挟む（大横川約 500 m上流）．（b）砂岩泥岩互層中に形成された片理Si（大横川約 1.8 km上流）．
（c）複雑な褶曲を示す厚層理砂岩中の泥岩（板屋沢約 500 m上流）．堆積構造は不明である．（d）塊状砂岩の産状．塊状のため
急峻な渓谷を形成する（小渋川・板屋沢合流部）．（e）風化した砂岩泥岩互層．（小河内岳避難小屋東方）．（f）泥岩中に発達する
キンクバンド（小河内沢約 4.5 km上流）．（g–h）級化構造を示す砂岩泥岩互層（三峰川林道終点の取水口から約 1.5 km上流）．
どちらの砂岩泥岩互層も正常層の層理面S0を示す．

きた（第 6. 5図g，h）．小渋川上流七釜堰堤（小渋川の仏像
構造線直上）付近の枝沢で，唯一赤色チャートの分布を
確認したが，約 3 m幅の露頭規模であるため地質図には
表現していない．
顕微鏡観察によると，砂岩は細粒から一部粗粒の石英，
アルカリ長石，ソーシュライト化した斜長石，方解石，
堆積岩岩片，火成岩岩片，花崗岩岩片，雲母類，炭質物
などの砕屑粒子と基質で構成される．一般に砂岩は，比
較的淘汰が良く，岩片類よりも石英や長石類に富む特徴
を示す．火成岩岩片は流紋岩などの珪長質火山岩や花崗
岩，堆積岩岩片はチャートや泥岩からなる．重鉱物とし
て緑れん石，ジルコン，アパタイト，褐れん石を含む．
小渋川上流，小河内沢上流，荒川周辺の砂岩には，変形・
変成によって岩塊の縁部に圧力溶解へき開が発達し，非
対称に砕屑粒子が回転している（第 6. 6図a，b）．一方で
赤石山地稜線付近の砂岩は，圧力溶解へき開は発達せず，
挟在する砂岩泥岩互層中に級化構造が確認できる（第
6. 6図c）．砂岩泥岩互層中の砂岩は，厚層理砂岩と同じ
く細粒から一部粗粒の石英，アルカリ長石，ソーシュラ
イト化した斜長石，方解石，堆積岩岩片，火成岩岩片，
花崗岩岩片，雲母類，炭質物などの砕屑粒子と基質で構
成される．砂岩泥岩互層中の泥岩は，主にシルトサイズ
の石英，長石類の砕屑岩粒子と定向配列を示す雲母類で
構成される．小渋川上流，小河内沢上流，荒川周辺の泥
岩は，堆積構造に対して斜交して定向配列を示す雲母類
が片理面を形成し，レンズ状の砂岩岩片によって非対称
組織を示している .
赤色チャートは，凝灰質で隠微晶質な再結晶石英集合
体と不透明鉱物からなる．大部分は隠微晶質な再結晶石
英集合体から構成されるが，一部楕円形の再結晶化した
放散虫化石と推定される多結晶石英も観察される（第
6. 6図d）．

年代：赤石岳図幅の遠山川流域赤石ユニットの泥岩及び
珪長質（酸性）凝灰岩からHolocryptonium barbui群集が産
出しており，堆積年代は後期アルビアン期から前期
チューロニアン期と推定された（村松，1995；1997）．し
かし一般に，Holocryptonium barbui群集は，セノマニア
ン期を示唆する代表種で，後期セノマニアン期に消滅し
ていることが知られている（竹谷，1995）．また常磐ほか
（2018）では，Holocryptonium barbui群集の下限が明確に

決定されておらず国際的な対比も確立していない点か
ら，アルビアン期からセノマニアン期を赤石層群の堆積
年代と扱っている．本報告でも，常盤ほか（2018）の見解
に従う．また常盤ほか（2018）は，大河原地域を含む赤石
ユニットの砂岩 3試料（Aka-01，Aka-02，Aka-03）の砕屑
性ジルコンU–Pb年代を報告している．常盤ほか（2018）
による本ユニットの砕屑性ジルコンU–Pb年代は，最若粒
子年代（YSG）が，113.6 ± 2.3 Ma，114.1 ± 1.6 Ma，100.8 
± 1.2 Maを示し，最若クラスター年代（YC1σ）が，115.4 ± 
1.4 Ma，125.8 ± 1.6 Ma及び 107.5 ± 1.5 Maを示す（第 3. 1
表）．1試料から得られた 125.8 MaのYC1σ年代を除いて，
砕屑性ジルコンU–Pb年代による最大堆積年代は，約
115–101 Maで主にアルビアン期を示し，遠山川地域で報
告されている放散虫化石に基づく堆積年代の下限におお
よそ一致する．常盤ほか（2018）は，赤石ユニットがアプ
チアン期またはアルビアン期以降に堆積したと結論づけ
ており，大河原地域でも砕屑性ジルコンU–Pb年代と放散
虫年代を考慮し，付加年代をアルビアン期–セノマニア
ン期以降とする．
対比：下伊那地質誌編集員委員会（1976）及び天竜川上流
域地質図調査・編集委員会（1984）の赤石層群に相当す
る．河内ほか（1983）の仙丈ヶ岳帯及び山田ほか（1983）の
仙丈層に対比される．

6. 4　白根ユニット（Sp，Ss，Sc，Sl，Sb）

命名・定義：Kano and Matsushima（1988）が白根層群と命
名．本報告では，上述の通り，白根層群を白根ユニット
に変更する．大河原地域の白根ユニットは，泥質混在岩
を主体とし，玄武岩・砂岩・石灰岩・チャートの岩体を
含む地質体として定義する．
模式地：長野県飯田市南信濃遠山川流域（Kano and 
Matsushima，1988）．
分布及び地質構造：白根ユニットは，約 5–7 kmの分布幅
で北岳南稜線から間ノ岳・農鳥岳・蝙蝠岳を経て，荒川
岳及び二軒小屋まで南北に連続して分布する．ユニット
西側は，北沢峠断層によって赤石ユニットと接している．
ユニット東側は鰍沢図幅内の井川–大唐松山断層（狩野
ほか，1986）によって犬居層群と接する（第 6. 1図）．本ユ
ニットでは，様々な規模の褶曲構造が認められる．殆ど
の褶曲構造は露頭規模の小規模な褶曲であるが，大井川
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西俣及び東俣では複アンチフォーム・シンフォーム構造
が地質図規模で分布する．層理面及び片理面はどちらも
北北東–南南西走向で中角度の東傾斜を示す．片理面に
観察される線構造は南–南西に緩いプランジを持つ（第
6. 3b図）．
岩相：白根ユニットの主要岩類は，泥質混在岩であり，
玄武岩・砂岩・石灰岩・チャートの小–大規模岩体がレ
ンズ状に含まれる．北沢峠断層付近の本ユニットの構造
的下位では，延性変形と片理の発達が強い特徴を示す．
泥質混在岩中には，ちりめんじわ構造や圧力溶解へき開
が明瞭に発達している．構造的下位の大横川上流・北荒
川上流・南荒川上流・塩見岳山頂付近・大井川中俣地域
では，玄武岩やチャートの大規模岩体が南北に広く分布
する．また構造的上位に向かって，砂岩の大規模岩体の
割合が増える．また泥質混在岩中にも，砂岩泥岩互層や
砂岩の岩塊が多く含まれるようになる．構造的上位の岩
相では，変成及び変形度が低く片理面構造の発達が弱い．
そして玄武岩・チャート・石灰岩体は，北沢峠断層沿い
に分布し，砂岩の割合が多くなるに連れて玄武岩・チャー

ト・石灰岩体の分布が少なくなる．塩見岳山頂付近の白
根ユニットの代表的なルートマップを第 6. 7図に示す．

（1）泥質混在岩（Sp）
泥質混在岩は，大井川西俣・東俣・北荒川上流・大横
川上流・野呂川上流に広く分布する．泥質の基質部に，
チャート，砂岩，珪長質凝灰岩，石灰岩，玄武岩の岩塊
を含む．一般に岩片及び岩塊は，せん断変形を受け，破
断しブーディン構造を示す．レンズ状の形態をなす岩片
及び岩塊の長径は数mmから数m規模で，XZ面において
非対称組織を示す．黒色の泥質基質は，せん断変形を受
けた泥岩からなり，鱗片状へき開が発達する．特に北沢
峠断層付近に位置する構造的下位の泥質混在岩は，鱗片
状へき開が強く発達しており，強い剥離性を示す．泥質
基質に発達していた初生的な堆積構造や岩塊は折りたた
まれて新しい片理面（S1）が形成されている（第 6. 8図a）．
そしてS1片理にそって石英脈が充填して更にその石英脈
が褶曲する複雑な構造を示す（第 6. 8図b）．
顕微鏡観察によると，泥質混在岩にはチャート，砂岩，

第 6. 6図　赤石ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）圧力溶解へき開の発達によって片理面（S1）を形成する砂岩．オープンニコル．（b）第 6. 6a図のクロスニコル．（c）初生的
な堆積構造（S0）を保存している砂岩泥岩互層．泥岩中に級化構造が確認できる．写真中の白矢印が級化方向を示す．オープ
ンニコル．（d）楕円に変形した放散虫化石を含むチャート．オープンニコル．Qz：石英，Pl：斜長石，Ep：緑れん石．
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第 6. 7図　白根ユニットのルートマップ
塩見岳頂上付近の代表的な白根ユニットのルートマップ．

珪長質凝灰岩，石灰岩，玄武岩，火山岩からなる岩片と，
泥質基質部が観察される．チャート岩片は，再結晶化し
た隠微晶質な石英と不透明鉱物からなる．砂岩岩片は，
石英，ソーシュライト化した斜長石，アルカリ長石，堆
積岩岩片（泥岩やチャート等），火山岩岩片及びシルト質
な基質から構成される．比較的淘汰がよく，岩片よりも
長石類及び石英に富む傾向を示す．泥質基質は，細粒な
白雲母，緑泥石と炭質物を含む不透明鉱物から構成され
る．主に変成・変形の強い泥質混在岩の泥質基質部では
鱗片状へき開が発達し，レンズ状岩片の縁の一部は圧力
溶解によって黒色シームが形成している．レンズ状の形
態を示す岩片は，非対称組織を示しプレッシャーシャ
ドーが片理面に沿って形成している．また泥質基質部に
は，石英脈が片理に沿って多数発達している（第 6. 9図
a）．

（2）砂岩（Ss）
砂岩は，側方へ 0.8–5.0 km連続する小–大規模岩体と
して，大井川西俣・東俣流域で多数観察される．特に，

二軒小屋発電所付近から大井川西俣及び東俣下流周辺に
位置する白根ユニットの構造的上位では，大規模岩体と
して分布する（第 6. 8図c）．泥質混在中の岩片や岩塊と
しても普遍的に観察される．砂岩は，灰白色から淡褐色
を呈する薄層理砂岩である．薄層理砂岩は，単層の厚さ
が，数 10 cmから数m程度の幅で変化し，数cm程度の泥
岩を挟む場合もある．砂岩は細粒から中粒で，一部粗粒
部も観察される．露頭スケールでは，泥質混在岩に漸移
する．
顕微鏡観察によると，砂岩は斜長石（一部ソーシュラ
イト化），アルカリ長石，石英，堆積岩岩片，火山岩岩
片，方解石，雲母類の砕屑粒子と，シルト質な基質で構
成される．火山岩岩片は流紋岩などの珪長質火山岩，堆
積岩岩はチャートや泥岩が多い．一般に砂岩は，比較的
淘汰が良く，岩片よりも長石類と石英に富む傾向を示す．
基質の粘土鉱物は，弱い定向配列を示し，一部の砂岩中
岩片の縁部は圧力溶解へき開によって黒色シームを形成
している．重鉱物として緑れん石，ジルコン，褐れん石
が含まれる（第 6. 9図b）．
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←第 6. 8図　白根ユニットの主要構成岩類の産状と岩相
（a）延性変形を被った泥質混在岩（Sp）．混在岩中のレンズの長軸が片理面（S1）形成によって褶曲している（大横川約 2.0 

km上流）．（b）片理面（S1）にそって貫入する石英脈（大横川約 2.0 km上流）．（c）薄層理砂岩（Ss；大井川西俣）．（d）多色頁岩
を挟む赤色チャート（Sc；塩見岳頂上手前）（e）石灰岩（Sl）露頭．周囲に石灰岩ブロック以外の露頭はなく産状は不明（新
蛇抜山中腹）．（f）白河内岳山頂付近の風化した玄武岩（Sb）．ここから見える塩見岳・荒川東岳はどちらも白根ユニットに
属する玄武岩から構成されている．（g）枕状溶岩の産状（転石；小西俣）．（h）玄武岩火山砕屑岩の産状．多色頁岩やチャー
トと密接に分布する（塩見岳頂上手前）．

（3）チャート及び珪長質凝灰岩（Sc）
チャート及び珪長質凝灰岩は，泥質混在岩中の岩塊か
ら大規模岩体まで様々な規模で，大井川西俣・東俣・北
荒川上流・大横川上流・野呂川上流域に広く分布する．
顕微鏡観察によると，放散虫化石が多数含まれる生物起
源のチャートと，火山砕屑物起源の珪長質凝灰岩に分類
される．野外ではどちらの岩相も再結晶化すると，白色
から灰白色緻密な産状となり両者の区別が困難となり，
薄片観察での確認が必要となる．そのため地質図上では
両者を区分せず，一括して表現した．分布の割合として
は，珪長質凝灰岩よりもチャートの方が多い．露頭で
チャートは，厚さ数cm–数 10 cm程度の珪質部と数mm
の粘土層の互層から構成される赤色–灰色の層状チャー
トとして産する．赤色チャートは塊状の玄武岩を密接に
伴う（第 6. 8図d）．珪長質凝灰岩は，露頭で白色から灰
白色を呈し，層状構造がなく表面が均一で緻密な産状を
示す．一部では層状チャートと漸移する露頭も観察され
る．珪長質凝灰岩の小規模岩体は，蝙蝠岳東方・白根沢
周辺・大籠岳東方の 3か所で確認されている．
顕微鏡観察によると，チャートは隠微晶質な石英集合
体と不透明鉱物からなる．メッシュ状に発達した多数の
石英脈に充填されており，再結晶化した放散虫化石も観
察される（第 6. 9図c）．珪長質凝灰岩は，主に隠微晶質
なガラスや凝灰岩が変質した粘土鉱物からなる．保存の
良い火山ガラス，火山岩片，軽石などは認められない．
シルトサイズのアルカリ長石・斜長石・白雲母・ジルコ
ン・石英の砕屑粒子を含む（第 6. 9図d）．

（4）石灰岩（Sl）
大河原地域では，大井川東俣，新蛇抜山尾根線，大
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，中白根山，八本歯ノコル周辺の 5か所で石灰岩の小
規模岩体を確認したほか，泥質混在岩中に岩片や岩塊と
して石灰岩が産する（第 6. 8図e）．大井川東俣や北岳周
辺に分布する石灰岩は，チャート及び塊状玄武岩を密接
に伴う．野外では岩片や岩塊の破断面が白色から灰白色
を呈し，明瞭な層理面は発達しない．また顕微鏡観察に
よると，石灰岩は再結晶化した方解石集合体からなり，
生物片などは確認できない．

（5）玄武岩及び玄武岩火山砕屑岩（Sb）

玄武岩及び玄武岩火山砕屑岩は，走向方向へ 0.6–12 km
連続する小–大規模岩体として，荒川三山–北荒川上流ま
で断続的に分布する（第 6. 8図 f）．白河内岳では，高位
削剥面として稜線沿いに広大な平坦地を形成し，黒色–褐
色に風化した玄武岩の産状が観察される（第1. 4図d）．こ
の山稜はいずれも北北東–南南西方向に配列しており，白
根ユニットの層理面及び片理面の方向と一致する．他に
も市野瀬図幅地域の北岳バットレスから連続する塊状の
玄武岩大規模岩体の一部が，大河原地域まで連続する．
なお荒川東岳周辺は南アルプス国立公園特別保護地区で
あるため，カール内の立ち入りが厳しく制限されており，
地質調査が実施できていない．そのため先行研究で報告
されていた荒川東岳カール内の枕状溶岩（山田ほか，
1983）や低角度な玄武岩岩体の分布（天竜川上流域地質
図調査・編集委員会，1984）について検証ができていな
い．ただし荒川東岳北方の小西俣で転石として，白根ユ
ニット起源の枕状溶岩を確認している（第 6. 8図g）．ま
た本報告では，便宜上河川沿い及び登山道の露頭で確認
できた北北東–南南西の地質構造を延長して玄武岩岩体
をレンズ状に地質図に表現している．
玄武岩は露頭で，暗緑色から褐色に風化しているが，
新鮮な破断面は緑色–暗緑色を呈する．塊状な玄武岩溶
岩ないし枕状溶岩からなり，一部の露頭では玄武岩火山
砕屑岩を挟む．玄武岩火山砕屑岩は，赤色–暗緑色を示
し，赤色チャートを挟む場合がある．塩見岳山頂手前（標
高 2,900 m付近）では玄武岩火山砕屑岩，塊状玄武岩，及
び赤色チャートの産状を連続的に観察できる（第 6. 8図
h）．一般に，玄武岩火山砕屑岩は，玄武岩に比べ片理の
発達が顕著になる．塊状の玄武岩中に数mから数 10 m幅
で層状に挟まれる場合が多く，露頭としての連続性も悪
いため，玄武岩と一括して地質図に表現している（第 6. 8
図h）．
顕微鏡観察によると，玄武岩は単斜輝石，かんらん石
仮像，斜長石仮像の斑晶鉱物と基質からなり，インター
サータル組織を示す（第 6. 9図e）．一部の玄武岩は，斑
晶鉱物が確認できず，無斑晶状組織を示す．単斜輝石を
除く斑晶鉱物は，いずれもアルバイト，緑泥石，緑れん
石の集合体に置換されている．単斜輝石は，変質鉱物へ
の置換を免れているが，縁部では汚濁している．玄武岩
の石基は，アクチノ閃石，緑泥石，緑れん石，パンペリー
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←第 6. 9図　白根ユニットの主要構成岩類の薄片写真
（a）チャート，砂岩岩片を含む泥質混在岩の産状．（b）成層砂岩．（c）チャート．メッシュ状に石英脈が貫入し，楕円の放散
虫化石が確認できる．（d）火山砕屑粒子からなる珪長質凝灰岩．ジルコン（Zr），アルカリ長石（Afs），そして粘土鉱物や白
雲母（Ms）からなる．（e）インターサータル組織を示す玄武岩．単斜輝石（Re-Cpx）のみ斑晶として残存している．（f）玄武
岩．基質はアクチノ閃石（Act），アルバイト（Al）及び緑泥石（Chl）に置換されている．（g）玄武岩中のアルバイト脈．アル
バイト（Al）・パンペリー石（Pmp），緑れん石（Ep），アクチノ閃石（Act），緑泥石（Chl）からなる変成脈が発達する．（h）玄
武岩火山砕屑岩．片理に沿って緑れん石（Ep），緑泥石（Chl），不透明鉱物が面構造を形成している．（b），（d）はクロスニ
コル．（a），（c），（e），（f），（g），（h）はオープンニコル．

石，アルバイトに置換されている（第 6. 9図 f）．またパ
ンペリー石，緑泥石，アルバイト，アクチノ閃石からな
る変成脈が，玄武岩中に普遍的に発達する（第 6. 9図g）．
玄武岩火山砕屑岩は，破砕された玄武岩岩片のほか，破
砕された単斜輝石，緑れん石，緑泥石からなる．緑泥石，
緑れん石，不透明鉱物からなる片理面構造が発達する
（第 6. 9図h）．

年代：村松（1995）は，白根ユニットのチャートから
Holocryptocanium barbui群集，泥岩や珪長質（酸性）凝灰
岩からHolocryptocanium barbui群集，Dictyomitra formosa
群集，Theocampe salillum群集，Amphipyndax tylotus群集
の放散虫化石を報告している．これらの放散虫化石群集
は，後期アルビアン期から前期マーストリヒチアン期の
幅広い年代を示す．またしらびそ峠–大沢岳の泥岩から，
前期コニアシアン期から前期カンパニアン期の放散虫化
石が報告されている（村松，1997）．更に東方の椹

さわら

島
じま

–赤
石岳–聖
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岳
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周辺の泥岩からは，前期アルビアン期から前
期マーストリヒチアン期の放散虫化石年代が報告されて
いる（村松，1998）．吉田・常盤（2019）では，赤石山地南
部の遠山川地域に分布する白根ユニット砂岩の砕屑性ジ
ルコンU–Pb年代を測定し，最若粒子年代（YSG）として
106.3 ± 1.5 Ma及び 103 ± 1.9 Maを，最若クラスター年代
（YC1σ）として106.3 ± 1.4 Ma及び104.3 ± 1.1 Maを報告し
ている．これらはアルビアン期を示す．一方，本報告で
は，大横川上流大滝の砂岩中（Sh3007）の砕屑性ジルコン
のU–Pb年代として，68.4 ± 4.3 Maの最若粒子年代（YSG）
と 70.8 ± 1.8 Ma（n = 4）の最若クラスター年代（YC1σ）が
得られた（第 3. 1表，第 6. 10図，付表 10）．これらは，
マーストリヒチアン期を示す．吉田・常盤（2019）が報告
した砕屑性ジルコンU–Pb年代は，松村（1995）によって
細分された白根ユニットのユニット 1の放散虫化石年代
におおよそ一致し，本報告でのU–Pb年代はユニット 3–5
の放散虫化石年代と一致している．そのため，大河原地
域では，遠山川流域の白根ユニットより，若い地質体が
分布する可能性がある．白根ユニットのユニット 3–5の
放散虫化石年代と本報告の砕屑性ジルコンのU–Pb年代
を考慮して，コニアシアン期からマーストリヒチアン期
以降とする．
対比：下伊那地質誌編集員委員会（1976）及び天竜川上流

域地質図調査・編集委員会（1984）の白根層群に相当す
る．河内ほか（1983）の北岳帯及び山田ほか（1983）の北岳
層，農鳥岳層，赤石岳層，広河内層，西俣層の一部に対
比される．

6. 5　変成作用

赤石山地北部の四万十付加コンプレックスの変成作用
に関しては，1960年代から玄武岩中の変成鉱物組み合わ
せが詳細に検討されている．河内・水野（1965）は，瀬戸
川層群中の玄武岩から初めてパンペリー石を報告した．
松田・栗谷川（1965）は，苦鉄質岩に特徴的な変成鉱物組
み合わせから，四万十付加コンプレックス全域の変成作
用をZone I（沸石帯），Zone II（ぶどう石・パンペリー石
帯），Zone III（アクチノ閃石帯）の 3つに区分している．
そしてZone IからZone IIIは，南東から北西に向かって帯
状に分布するとした．この変成分帯は，構造層序区分の
帯状構造にやや斜交しており，中期中新世に起きた隆起
によって，削剥量の大きな地域ほど変成度の高い岩石が
露出していると考察されている（松田・栗谷川，1965）．
その後，山田ほか（1969）は，単斜輝石の縁にパンペリー
石+アクチノ閃石+緑れん石が共存する変成鉱物組み合
わせを報告している．また山田ほか（1983）は，赤石山地
北部の四万十付加コンプレックス全域の玄武岩（82試
料）に関する鉱物組み合わせを再検討し，玄武岩中にパ
ンペリー石が普遍的に見出されることを明らかにした．
またアクチノ閃石も観察できる点から，ぶどう石パンペ
リー石相からパンペリー石アクチノ閃石相に相当すると
結論づけている．ただし，ぶどう石の出現は稀で，パン
ペリー石・方解石脈中に付随して産することから，パン
ペリー石及びアクチノ閃石と同時期に共存した変成鉱物
とはいえない可能性を指摘している．この観察から一部
の地域は，パンペリー石+アクチノ閃石が安定な温度圧
力条件と推定している．Toriumi and Teruya（1988）は，西
南日本の四万十付加コンプレックスの玄武岩に基づく低
温変成作用を総括し，Zone IからZone IIIまで 3つの変成
分帯に区分している．Zone Iは，沸石とぶどう石が普遍
的に観察される．Zone IIで沸石が消滅し，ぶどう石・パ
ンペリー石が支配的な変成鉱物組み合わせとなる．Zone 
IIIは，ぶどう石が消滅し，アクチノ閃石が変成鉱物とし
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第 6. 10図　白根ユニット中砕屑性ジルコンのコンコーディア図とその年代ヒストグラム
（a）試料Sh3007，白根ユニット砂岩中の砕屑性ジルコンのU–Pb年代．点線はディスコーダントなデータを示す．ディス
コーダントなデータはヒストグラム，最若クラスター年代（YC1σ）の計算から除外している．年代ヒストグラムは，Isoplot/
Ex 4.15を利用して最若クラスター年代の加重平均を計算している．最若粒子年代（YSG）及び最若クラスター年代（YC1σ）
及びは第 3. 1表に記載する .

て産する．赤石山地の四万十付加コンプレックスでは，
Zone II及びZone IIIの変成帯が確認されている．これら
の変成鉱物組み合わせは，松田・栗谷川（1965）と同じく
Zone IIはぶどう石・パンペリー石帯，Zone IIIはアクチノ
閃石帯と報告している．
本報告でも先行研究と同様に，玄武岩中の変成脈や基
質中に普遍的にパンペリー石が産出すること，パンペ
リー石は，緑泥石，アクチノ閃石，緑れん石を伴って共
存する産状を確認している．詳細な変成鉱物組み合わせ
分布は第 5. 16図に示している．パンペリー石+アクチノ
閃石+緑泥石，アクチノ閃石+緑れん石+緑泥石，パンペ
リー石+緑泥石の変成鉱物組み合わせは，大井川中俣か
ら大横川まで白根ユニットの広範囲に分布する．一方で
ぶどう石は，変成脈として玄武岩や砂岩中に稀に観察さ
れるが，アクチノ閃石やパンペリー石と共存する関係を
確認していない．この点から，大河原地域の四万十付加
コンプレックスの変成分帯は，松田・栗谷川（1965）にお
けるZone III（アクチノ閃石帯），Toriumi and Teruya（1988）
のZone IIIに対比できる．
各ユニットの変成温度推定には，泥質混在岩及び泥岩
中に普遍的に含まれる炭質物を利用した炭質物ラマン地
質温度計を適用した．各ユニットの変成温度の平均値を
第 3. 3表に示す．最高変成温度は，赤石ユニット・白根
ユニットで 310 ± 27 ℃・303 ± 20 ℃となり，2ユニット
内の平均的な変成温度条件に有意な違いがない．ただし
単一ユニット内で変成温度を比較すると，変成温度に違
いが観察される．
単純なNa2O-CaO-MgO-Al2O3-SiO2-H2O（NCMASH）系

における苦鉄質岩の鉱物組み合わせから，ぶどう石パン
ペリー石の変成鉱物組み合わせは，230–310 ℃で 1–3 kbar
の領域で安定とされている（Beiersdorfer and Day，1995；
Schiffman and Day，1999）．一方でパンペリー石+アクチ
ノ閃石+緑れん石が安定な領域はこれより高圧側であ
り，炭質物ラマン地質温度計から約300 ℃の変成温度（第
3. 3表）を仮定した場合，3–10 kbarとなる（Schiffman and 
Day，1999）．玄武岩中にナトリウム角閃石を含まない点
から，圧力の上限は三波川変成コンプレックスより低い
5–6 kbarであると示唆される．以上の考察をまとめると
Toriumi and Teruya（1988）の考察と同じく約 3–5 kbar，約
260–340 ℃の温度圧力条件が推定される．変成相として
は，パンペリー石アクチノ閃石亜相低圧部の変成作用を
被ったと推定される．この圧力条件は，地殻の平均密度
を 2700 kg/m3と仮定した場合，おおよそ 10–15 kmの地殻
深度となる．

Tanabe and Kano（1996）は，各地層群を横断して泥岩中
のイライト結晶度に基づく熱構造の検討を実施してい
る．各地層群のイライト結晶度は，アンキ帯（Anchizone）
から続成帯（Diagenesis zone）まで変化し，一部では断層
によって変成時に獲得した温度構造が改変されていると
した．更に北東に向かうと変成度が上昇し，古第三系瀬
戸川層群では，緑色片岩相に達する変成作用が指摘され
ている（山田ほか，1983；唐沢・狩野，1992）．赤石山地
北東部では，戸台構造帯付近を除いてアンキ帯
（Anchizone）の変成作用が広範囲に認められている（金
本・大塚，2000b）．
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第 7章　領家深成変成コンプレックス

（山崎　徹）

大河原地域では，西南日本内帯に分布する後期白亜紀
の高温低圧型変成作用を被った変成岩類とこれに貫入す
る火成岩類を，領家深成変成コンプレックスとして一括
し，これを構成する変成岩類のことを領家変成岩類，深
成岩類のことを領家深成岩類と呼ぶ．なお，領家深成変
成コンプレックスのうち，中央構造線に沿って脆性・延
性変形を被っている断層岩類（マイロナイト，カタク
レーサイト，及び断層ガウジ）に関しては，第 9章で詳
しく記述し，本章においては延性変形帯の西方に連続す
る各岩相と関連する記述にとどめる．
なお，以下の記述において，上伊那郡中川村の四徳川
に存在する「桑

くわ

原
ばら

の滝」という地名に度々言及する．この
桑原の滝は，大河原地域西端より僅かに西の飯田地域に
存在するが，複数の先行研究によって地名が言及されて
おり，それらの研究における岩相認定を追認し，位置を
特定できる極めて重要な露頭である．そのため，桑原の
滝の位置を第 7. 1図に示し，大河原地域でも大河原地域
構成岩の一部として取り扱う．

7. 1　研究史

大河原地域の領家深成岩類は全般に不均質で変形作用
を被っており，相互の貫入関係の理解はもとより，岩相
区分自体にも困難が伴われる．加えて，領家深成岩類の
一般的特徴として，アルカリ長石が淡桃色を呈さずに野
外において斜長石との区別が難しいこと，大河原地域を
構成する花崗岩類がいずれも花崗閃緑岩やトーナル岩を
共通して含むこと，そして単一の岩体内においてもモー
ド組成や変形の程度が様々に異なることなどから，先行
研究の地質図において，地質単元としての岩体・岩型の
認定範囲に相違が認められる．そこで，以下の記述では，
これまで便宜的に区分されてきた岩型や岩体が，相互に
漸移している観察事実等についても詳細に触れつつ，大河
原地域の領家深成変成コンプレックスの研究史を述べる．
領家変成岩類は日本において最も早期に認識された変
成岩類のひとつで，天竜川の支流である水

みさ

窪
くぼ

川
かわ

上流の奥
領家村（現在の静岡県浜松市天竜区水窪町奥領家）付近
の地名をとって命名された（Harada，1890；原田，1890–
1892）．中部地方の領家深成変成コンプレックスにおいて
は，三河地方を中心に早くから地質図幅の整備が行われ，
1920年代後半にはこれらの地域で 7万 5千分の１地質図
幅が刊行されているものの，いずれも大河原地域に隣接

する図郭までの範囲であり，大河原地域は含まれていな
い．また，1880年代末–1890年代前半には 20万分の 1地
質図幅が整備され，20万分の 1「甲府図幅」（鈴木，1888）
においては，大河原地域が含まれているものの，全て単
一岩相の「片麻岩」として描かれている．大河原地域中西
部の大西山より東の中央構造線沿いのマイロナイト帯に
ついては，杉山（1939）により初めて地質図が示されてい
る．これによると，大西山付近の“片状普通花崗岩”から
東に向け，「斑状花崗岩」，「雲母片岩」がこの順に分布す
る．その東では閃緑岩質岩と花崗岩とが南北方向に狭長
に分布して繰り返し出現し，これらはともに変形した“い
わゆる鹿

か

塩
しお

片麻岩”と記載されている（杉山，1939）．石井
ほか（1955）は，大河原地域から伊那市にかけての地質図
を示した．石井ほか（1955）では，本図幅地域の角閃石を
含む花崗岩類を，塩基性火成岩由来の変成岩である
シャールスタインと解釈しており，この岩相が大河原地
域の大部分を占めている．その他には，四徳川流域及び
本報告地域の非

ひ

持
じ

トーナル岩に相当する部分に，片麻状
花崗岩類から構成される「混成岩」のレンズ状岩体が描
かれている（石井ほか，1955）．これらは細粒の黒雲母花
崗岩や両雲母花崗岩から構成されるとされており，非持
トーナル岩ではなく，本報告の南

みな

向
かた

花崗岩の細粒黒雲母
モンゾ花崗岩に対応する岩相と思われる．
領家団研グループ（1955）は，1953年に結成された第一
次領家団研グループのそれまでの成果をまとめた中部地
方領家帯地質図を示した．これによると，大河原地域は
大部分が「片麻岩源ミグマタイト」から構成され，南西部
に「新期黒雲母花崗岩」，北東部に「苦鉄質岩源ミグマタ
イト」が分布すると描かれている．更に，中央構造線に
沿う部分には，幅 1 km程度に渡り，狭長にマイロナイト
帯が描かれている．「苦鉄質岩源ミグマタイト」とされて
いるものは，それまで「混成岩」と呼ばれていたものの一
部で，ここでは非持型石英閃緑岩と呼ばれ，一般に顕著
な片麻状構造を示すものの，四徳川付近では片麻状構造
のない花崗閃緑岩に漸移するとされている（領家団研グ
ループ，1955）．一方，「片麻岩源ミグマタイト」とされて
いるものは，領家団研グループ（1955）の説明では片麻状
花崗岩とも記述され，小渋川流域において一部が天竜峡
花崗岩と非常に類似した岩相を示すことがあるとされて
いる（領家団研グループ，1955）．また，「苦鉄質岩源ミグ
マタイト」と極めて密接に伴い，しばしば両者が狭い範
囲で漸移すると記述されている．この片麻状花崗岩は大
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第 7. 1図　大河原地域の領家深成変成コンプレックスの地質概略図と，領家変成岩類の変成泥岩の鉱物組合せと変成分帯
Kfs：アルカリ長石，Bt：黒雲母，Grt：ざくろ石，Crd：菫青石，Ms：白雲母，Sil：珪線石（フィブロライト），KCI：カリ
長石菫青石帯 I，KCII：カリ長石菫青石帯 II．
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河原地域南西部で新期黒雲母花崗岩の岩体に貫入されて
おり，地質図ではこの岩体に対して岩体名及び岩型名は
与えられていないが，説明では生

いく

田
た

型花崗岩とされてい
る．四徳川付近の生田型花崗岩と片麻状花崗岩との接触
部付近では，いずれの岩相とも判別ができない中間的な
岩相が存在したり，生田型花崗岩内に局所的に片状構造
が存在し，この構造が片麻状花崗岩の構造と大局的に一
致すると述べられている（領家団研グループ，1955）．こ
れらの観察結果は，大河原地域の岩相・岩体区分に対し
て重要な示唆を含んでいる．

Yamada（1957）は，大河原地域中西部の大西山から北西
端までの範囲の詳細な地質図を初めて示した．この地質
図は，本報告と岩相名や岩型名が異なるものの，分布に
関しては概ね類似している．Yamada（1957）の地質図で
は，本図幅と概ね同様の非持トーナル岩の分布を描き，
その西方及び南方には，本報告の南向花崗岩に相当する
岩相として，片麻状花崗岩が分布するとされている．こ
の片麻状花崗岩は，大河原地域から天竜峡付近まで連続
していることから，Yamada（1957）は，大河原地域の片麻
状花崗岩は天竜峡花崗岩の周縁相であると考えた．更に，
本報告の南向花崗岩粗粒相に相当する部分には，明瞭な
境界（界線）を持たずに角閃石黒雲母片麻岩が混在する
分布が描かれている．この角閃石黒雲母片麻岩は明確な
界線をもつ領家変成岩類とは区別して表現されているた
め，片麻状花崗岩中の苦鉄質片麻状部を意味する．なお，
Yamada（1957）は，本報告の南向花崗岩粗粒相に相当する
部分のうち，生田花崗岩の南西縁と接する部分に分布す
る粗粒の黒雲母角閃石花崗岩を，滝沢花崗岩として独立
させている．大河原地域の生田花崗岩分布域は，Yamada
（1957）の地質図でも生田花崗岩とされており，苦鉄質岩
のレンズ状岩体に関しては，変輝緑岩（Meta-diabase）と
されている．中央構造線沿いにはマイロナイト帯が描か
れ，本図幅の分布とほぼ同じである（Yamada，1957）．ま
た，領家変成岩類については，大河原地域の北西端に分
布する岩体を除き，花崗岩類中の捕獲岩体であるとして
いる．Yamada（1957）によると，大河原地域の非持トーナ
ル岩は，片状トーナル岩から構成され，片状の変斑れい
岩や花崗閃緑岩を伴うとされる．四徳川周辺で，より片
状構造が弱く珪長質な岩相に漸移し，片麻状花崗岩との
区別が困難であると述べている（Yamada，1957）．片麻状
花崗岩はアダメロ岩，トロニエム岩，花崗閃緑岩，トー
ナル岩と少量の両雲母花崗岩を含み，片麻状構造で特徴
づけられる（Yamada，1957）．生田花崗岩は花崗閃緑岩及
び花崗岩から構成され，塊状な岩相で特徴づけられると
されているが，一部で僅かに片状ないし斑状の場合もあ
り，生田花崗岩が片麻状花崗岩に漸移する産状も認めら
れると述べられている（Yamada，1957）．

Hashimoto（1957）は，大河原地域北隣の市野瀬図幅以
北の非持トーナル岩について検討し，これを非持石英閃

緑岩と呼んだ上で，細粒の黒雲母角閃岩と粗粒の角閃石
黒雲母石英閃緑岩が片状もしくは層状構造をもつことで
特徴づけられる岩相であると述べている．こうした構造
は一部で弱くなり，その場合は楕円体状あるいは紡錘体
状の角閃岩を包有する産状を示すとされている
（Hashimoto，1957）．加えて，Hashimoto（1957）は，非持
石英閃緑岩がその東縁で鹿塩片麻岩と呼ばれているマイ
ロナイトに漸移すると述べている．

Hayama（1959）は，大河原地域北隣の市野瀬図幅以北
及び大河原地域西隣の飯田図幅にわたる範囲の地質図を
示し，非持トーナル岩を非持花崗閃緑岩質岩と呼んだ上
で，これに接する片麻状花崗岩について，南向片麻状花
崗閃緑岩質岩と名付けた．Hayama（1959）は，非持花崗
閃緑岩質岩が，主として縞状花崗閃緑岩（banded 
granodiorites）と黒雲母石英閃緑岩から構成され，後者は
岩体の西縁に産し，塊状で縞状構造を欠くと述べている．
一方，南向片麻状花崗閃緑岩質岩は，片麻状花崗閃緑岩，
片麻状石英閃緑岩を主体とし，少量の片状花崗閃緑岩や
角閃石斑れい岩を伴うほか，地質図規模の大きさの変輝
緑岩の捕獲岩を含むとされている（Hayama，1959）．この
うち，花崗閃緑岩及び石英閃緑岩の各岩相は相互に漸移
すると述べられている．更に，Hayama（1959）は，非持
花崗閃緑質岩と南向片麻状花崗閃緑岩質岩とは，漸移す
る場合と，明瞭な貫入関係を示す場合とがあると述べて
いる．貫入関係の場合，非持花崗閃緑質岩が南向片麻状
花崗閃緑岩質岩に由来するアプライト質脈に貫入されて
いるとされている．Hayama（1960）は，上述の領家深成
岩類に加えて領家変成岩類の検討も行い，大河原地域北
西端から西方に連続した岩体として領家変成岩類が分布
し，これらは北西から南東に向けて変成度が高くなり，
最も高い変成度の部分は，珪線石菫青石白雲母黒雲母片
麻岩から構成されるとしている．Hayama（1962），Hayama
（1964a，b）では，駒ヶ根地域の領家変成岩類を，黒雲母
帯，菫青石帯，第 1珪線石帯，第 2珪線石帯の 4帯に分
帯した上で，大河原地域を第 2珪線石帯としている．そ
れらの報告によると，黒雲母帯は，黒雲母–白雲母の共
生で特徴づけられ，原岩がアルミナスな場合，紅柱石が
出現する．菫青石帯は菫青石の存在で特徴づけられる．
第 1珪線石帯とは，アルミナスな岩石において，紅柱石
から相転移した珪線石が出現する領域で，第 2珪線石帯
とは，白雲母と石英との反応で生成したフィブロライト
が出現する領域である．なお，Hayama（1960，1962，
1964a，b）の検討地域には大河原地域の北西端が僅かに
含まれるのみであり，領家深成岩類に捕獲岩状に産する
領家変成岩類については取り扱われていない．

Yamada（1967）では，Yamada（1957）の地質図の範囲が
より拡大され，大河原地域の領家深成変成コンプレック
ス分布域にほぼ相当する範囲の地質図が示されている．
この地質図では，Hayama（1959）を踏襲して片麻状花崗
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岩に対して南向片麻状花崗岩という名称が用いられ，角
閃石黒雲母片麻岩の分布域が点線で示されるとともに，
北側の一部で非持花崗閃緑岩と密接に伴われる表現と
なっている．滝沢花崗岩については，滝沢花崗閃緑岩と
改名した上で，生田花崗岩から漸移することから，生田
花崗岩の局所的な岩相として扱っている．Yamada（1967）
においても，小渋川の北や四徳川流域において生田花崗
岩と南向片麻状花崗岩とは漸移し，野外において識別が
困難であるとしている．
中部地方の領家深成岩類については，小出（1949）によ
る愛知県段戸地域の検討によって，変形作用（片麻状構
造）の有無をもとに古期と新期との少なくとも 2つの異
なる時期の深成岩類から構成されると考えられてきた．
Hayama（1959）は大河原地域周辺の花崗岩類に対して，
初めて新期・古期の区分を行い，非持花崗閃緑岩質岩と
南向片麻状花崗閃緑岩質岩とが古期領家深成岩類に属す
るとした．Yamada（1967）は，同様に非持花崗閃緑岩と南
向片麻状花崗岩を古期領家深成岩類に，滝沢花崗閃緑岩
と生田花崗岩を新期領家深成岩類に区分した．更に山
田・端山（1967）は，大河原地域の領家深成岩類を含む中
部地方の花崗岩類の全岩化学組成の検討を行い，中部地
方各地の岩体の対比を初めて行った．こうした検討結果
は，領家研究グループ（1972）にまとめられ，地質図とし
て 20万分の 1「中部地方領家帯地質図」（山田ほか，1974）
として公表された．領家研究グループ（1972）では，中部
地方の領家深成岩類の総括的な対比が行われ，活動時期
を 9つの時階に区分した．この中で大河原地域の非持
トーナル岩に相当する岩体が最も古い第 1時階に位置づ
けられ，三河地域の神

かみ

原
はら

石英閃緑岩体と対比された．ま
た，南向花崗岩が天竜峡花崗岩と対比され第 2時階に，
生田花崗岩が三

み

都
つ

橋
はし

花崗閃緑岩と対比され第 4時階に位
置づけられ，これら全ては濃飛流紋岩の活動以前の古期
花崗岩類とされた．その後，Hayama and Yamada（1977）
では，大河原地域の南向花崗岩が天竜峡花崗岩に含めら
れ，岩体・岩型名としては存在しなくなったが，この著
作（野外巡検説明書）の目的のための便宜的扱いである
と注記されている．

1980年代以降は，北隣の市野瀬図幅以北，西隣の飯田
地域及び南西の時又図幅における領家深成変成コンプ
レックス構成岩類に関する報告はあるものの，大河原地
域を対象としたものはごく僅かである．手塚（2020）は，
小渋川の桶

おけ

谷
や

橋周辺の苦鉄質岩体を桶谷苦鉄質岩体と名
付けた上で，岩体中の捕獲岩として含十字石黒雲母片岩
を報告している．また手塚（2023）では，桶谷苦鉄質岩体
を白
しら

沢
さわ

上流部の白沢苦鉄質岩体と，北東部の桶谷苦鉄質
岩体に再区分し，白沢苦鉄質岩体中の細粒苦鉄質岩中に
コートランダイトを報告している．手塚（2020，2023）で
は，小渋川本流沿いと小渋川より南西部分に分布する領
家深成岩類を生田花崗岩としている．また手塚（2023）に

よると，苦鉄質岩類とホストの花崗岩（生田花崗岩）との
間には，ホストの花崗岩と粒度は大きくは変わらないも
のの，明瞭に角閃石や黒雲母に富む厚さ数 cmの“ハイブ
リッド部”が発達する．この岩相は，Hayama（1959）によ
り非持花崗岩質岩の岩体西縁に産するとされた，縞状構
造を欠く石英閃緑岩質岩と共通の特徴をもつ．これら以
外の周辺地域を対象とした検討で，大河原地域が僅かに
含まれるものや，大河原地域から延長する岩体に関する
ものとしては，以下の報告がある．手塚（1984）は，松川
町から豊丘村にかけての，主稜線西麓のいくつかの沢か
ら，南向花崗岩中の領家変成岩類の捕獲岩中に珪線石の
産出を報告している．大河原地域から南西の時又図幅に
かけては，天竜川の東に連なる山脈である伊那山地の稜
線付近に，長径最大 1 km程度の斑れい岩の小岩体が点在
する．手塚（1979，1980a，b）及び手塚・福沢（1980）は，こ
れらの地質図及び岩相について報告している．これらの
岩体はいずれも，いわゆるコートランダイトを含む斑れ
い岩類から構成され，貫入関係のはっきりしているもの
については，天竜峡花崗岩（南向花崗岩）及び領家変成岩
類に貫入しており，生田花崗岩に貫入されているとされ
る（手塚，1979；下伊那誌編纂会，2006）．領家帯の苦鉄質
深成岩類の記載には，かんらん石を含み角閃石の巨晶を
多く含むものにはコートランダイトという岩石名が伝統
的に使われており，これらは，IUGS Subcomission（Le 
Maitre，2002）の名称では，斜長石輝石かんらん石含有ホ
ルンブレンダイト（斜長石輝石かんらん石含有角閃石
岩），斜長石含有かんらん石ホルンブレンドパイロクシナ
イト（斜長石含有かんらん石角閃石輝岩）や，かんらん石
斜長石含有ホルンブレンドパイロクシナイト（かんらん
石斜長石含有角閃石輝岩）となる．
大河原地域から連続する領家変成岩類や領家深成岩類
の各岩体の放射年代は，1960年代から報告が始まった
が，大河原地域内の岩石を直接対象としたものは極めて
少ない．以下では，記述の煩雑さを避けるために岩型ご
とにまとめて時系列的に研究史を概観し，岩型名は本図
幅で使用する地質単元名で統一して記述する．なお天竜
峡花崗岩として報告された年代のうち，大河原地域周辺
地域から採取した試料に基づくものについては，南向花
崗岩の名称を併記する．

Shibata and Hayama（1968）は，大河原地域から北西に連
続する領家変成岩類について，駒ヶ根市周辺地域から 64 
± 3，59 ± 3，58 ± 3 Maの黒雲母K–Ar年代を報告した．
岡野（1982）は，非持トーナル岩から 61.2 Maの全岩–黒

雲母Rb–Sr鉱物アイソクロン年代を報告した．柴田・高
木（1988）は，非持トーナル岩から角閃石，黒雲母，アル
カリ長石K–Ar年代として，それぞれ 72.3 ± 3.0 Ma，65.2 
± 2.0 Ma，59.3 ± 1.9 Maを報告し，冷却史の検討に基づい
て固結年代を 80 Ma以前と考えた．非持トーナル岩につ
いては，マイロナイト化作用との関連で比較的多くの年
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代値が報告されており，Tagami et al.，（1988），Shibata et 
al.，（1990），Tagami and Shibata（1993）によって 57.0–50.1 
MaのジルコンFT年代及び 12.5–9.3 MaのアパタイトFT
年代が報告されているほか，Dallmeyer and Takasu（1991）
によって 63.0–61.1 MaのAr–Ar全岩年代及び 70.0 Maの
Ar–Ar鉱物年代が報告されている．柚原ほか（2000）は，
非持トーナル岩の縞状構造を示す試料のRb–Sr全岩アイ
ソクロン年代として 69.9 ± 8.1 Maと 63 ± 13 Maを，黒雲
母とフェルシックフラクションを用いたRb–Sr鉱物アイ
ソクロン年代として 64.4 ± 0.03 Ma，64.3 ± 0.3 Ma，63.7 
± 0.04 Ma，61.8 ± 0.1 Ma，59.1 ± 0.1 Maを，更に，ホルン
ブレンドとフェルシックフラクションを用いたSm–Nd
鉱物アイソクロン年代として，164 ± 18 Ma，161.3 ± 1.4 
Ma，125.1 ± 8.6 Ma 124 ± 18 Ma，86 ± 27 Maを報告し，非
持トーナル岩の活動は 160 Maよりも古いと考えた．一方
坂島ほか（2000）は，大河原地域内と思われる高森山林道
沿いの“塊状”の非持トーナル岩から 86 ± 7 Maの，より
北方の縞状を示す非持トーナル岩から 71 ± 3 Maのジル
コンU–Pb SHRIMP年代を報告した．なおここで“塊状”
と表現されるものは，非持トーナル岩を特徴づける縞状
構造を欠く岩相であり，片状構造がないわけではない．

Kagami（1973）は，生田花崗岩から 84.1 MaのRb–Sr全
岩アイソクロン年代を報告した．一方，Hayama and 
Yamada（1977）は，生田花崗岩から 142 MaのRb–Sr全岩
アイソクロン年代を報告している．
山田・柴田（1970）及びHayama and Yamada（1977）は，
天竜峡花崗岩のRb–Sr全岩アイソクロン年代として 128 
Maを報告し，大河原地域周辺地域（駒ヶ根–鹿塩地域）の
天竜峡花崗岩（南向花崗岩）から黒雲母のRb–Sr鉱物アイ
ソクロン年代として 73.0，68.8，68.6 Maを報告している．
これらの同一試料からは柴田ほか（1979）によってK–Ar
年代が測定報告されており，天竜峡花崗岩（南向花崗岩）
のうち，最も片麻状構造の強い岩相として黒雲母K–Ar年
代 64.4 ± 2.0 Maを，天竜峡花崗岩の代表的岩相として
66.2 ± 4.3 Maの角閃石K–Ar年代，63.9 ± 2.0 Maの黒雲母
K–Ar年代を，そして天竜峡花崗岩の珪長質な岩相として
63.9 ± 2.0 Maの黒雲母K–Ar年代を報告した．Kagami
（1973）は，天竜峡花崗岩から 118.6 MaのRb–Sr全岩アイ
ソクロン年代を報告した．岡野（1982）は，84.1 ± 2.9 Ma
のRb–Sr全岩アイソクロン年代と，63.6 Ma及び 61.7 Ma
の全岩–黒雲母Rb–Sr鉱物アイソクロン年代を報告した．
更に，中島ほか（1993）は，天竜峡花崗岩から 86.1 ± 1.4 
MaのジルコンU–Pb SHRIMP（Sensitive High Resolution 
Ion Microprobe）年代を報告している．Nakai and Suzuki
（1996）は，天竜峡花崗岩から，91.2 ± 3.5 Maと 89.7 ± 7.7 
MaのモナザイトCHIME（chemical Th–U-total Pb isochron）
年代を報告している．Tani et al.，（2014）は，天竜峡花崗
岩から 75 ± 1 MaのジルコンU–Pb年代を報告している．

Yokoyama et al.，（2016）は，日本全国から約 400試料のウ
ラニナイト及びトーライトCHIME年代を報告した．この
うち3試料が大河原地域の南向花崗岩からのもので，72.6 
± 0.9，72.2 ± 1.2，71.6 ± 1.0 MaのウラニナイトCHIME年
代を示す．なお 3試料のうち 1試料が採取された位置（桑
原の滝）の岩相は，Yamada（1957）によって，典型的な天
竜峡花崗岩と同一であると述べられているものである．
柚原・加々美（2007）は，大河原地域の南西の伊那山地
稜線付近に点在する苦鉄質岩体の同位体年代の検討を行
い，角閃石K–Ar年代として 75.6–61.9 Maを，黒雲母K–Ar
年代として 65.5 Maを，全岩–ホルンブレンドのRb–Sr鉱
物年代として 76.7–60 Ma，全岩–黒雲母のRb–Sr鉱物年
代として 64.2 Maを報告した．更に，全岩–ホルンブレン
ドのSm–Nd鉱物アイソクロン年代として，154–100 Maを
報告し，これらが 154–140 Maと 121–100 Maの 2つの年
代グループに分けられると述べている．

Nakamura et al.，（2022）は，大河原地域のマイロナイト
帯北部地域の試料からジルコンU–Pb年代を求め，85.6 ± 
1.5，77.7 ± 0.4，70.9 ± 0.3 Maの 3つの年代パルスを報告
した．
以上が大河原地域周辺及び大河原地域に分布し他の図
郭に連続するとみなされている岩体の年代学的検討であ
るが，以下では，大河原地域からは大きく離れているも
のの，中部地方における領家深成変成コンプレックスの
主要な活動期の理解に重要な三河地域の構成岩相の年代
値について若干補足する．三河地域の領家変成岩類から
は，101.9–98.0のモナザイトCHIME年代が報告されてい
る（森下・鈴木，1993；鈴木ほか，1994；Suzuki et al.，
1994；Suzuki and Adachi，1998）．一方，レーザーアブレー
ション ICP–MSによるジルコンU–Pb年代としては，97 ± 
4.0–89 ± 3.0 Maが報告されている（Takatsuka et al.，2018a，
b）．三河地方に分布する領家深成岩類は，既に述べたよ
うに岩体もしくは岩型ごとに中部地方全域で対比が行わ
れているが，ここではそれら個別の岩体・岩型ごとの対
比に触れずに全体像をみると，ジルコンU–Pb年代におい
て，99–95 Ma，81–75 Ma，75–69 Maの 3つの年代パルス
が存在することがTakastuka et al.，（2018b）によって示さ
れている．更に，Nakajima et al.，（2004）は，斑れい岩類
から 72.4 ± 1.2 Maと 71.5 ± 1.1 MaのジルコンSHRIMP年
代を報告している．

7. 2　岩相区分と概要

大河原地域周辺及び中部地方の領家深成変成コンプ
レックス構成岩類の岩相や産状と年代値に関する上述の
報告を整理し，本図幅における岩相区分と概要について
以下に述べる．
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7. 2. 1　従来の報告における岩相や産状及びそれらに基
づいた岩型区分の整理

大河原地域を構成する領家深成岩類について，既存の
研究で名称の異なる岩石名部分を除いて岩型名で表現す
ると，非持型，天竜峡型，生田型及び苦鉄質岩類となる．
1970年代頃までの初期の研究においては，これらの岩型
の岩相や産状が詳細かつ正確に記載されており，それら
に基づくと，以下の特徴が整理される．（1）いずれの岩型
も多様な岩相から構成される．例えば非持型は花崗閃緑
岩，トーナル岩，石英閃緑岩から構成されるとともに変
輝緑岩や角閃岩を伴い，天竜峡型は花崗岩，花崗閃緑岩，
トーナル岩及び少量の斑れい岩から構成される．生田型
は花崗閃緑岩，トーナル岩及び花崗岩から構成され，多
量の苦鉄質岩や変成岩の捕獲岩を含む．これらの捕獲岩
は，変輝緑岩と記述される場合もある．（2）非持型及び天
竜峡型は，一般に片麻状構造で特徴づけられるが，片麻
状構造が弱く塊状に近い部分もある．一方，生田型は一
般に塊状に近いが，片麻状構造を示す部分もある．（3）い
ずれの岩型も，相互の接触部付近で漸移する産状が観察
され，場合によっては岩型の判定が不可能な中間的岩相
を示す．
上述の整理から明らかなように，例えば花崗閃緑岩や
トーナル岩は非持型・天竜峡型・生田型のいずれにも含
まれており，岩石名のみからは岩型を判断することはで
きない．ただし，深成岩類の岩石名は有色鉱物を除いた
無色鉱物の石英・斜長石・アルカリ長石の量比で決定す
るため，岩石名が同一であっても有色鉱物の量比や，有
色鉱物中の角閃石と黒雲母の量比，構成鉱物の形態や岩
石組織の特徴等が岩型ごとに系統的に異なっていれば，
それらを参考に各岩型が識別可能である．しかしながら，
各岩型内で岩相変化が多様であることは，これらの量比
や組織も多様であることが想定され，それぞれの岩型を
定義する客観的基準を設定することは困難である．実際
に既存の研究においては，2種の岩型の中間的岩相の存
在を認めている．こうした事情から，従来の研究におけ
る岩型区分や分布は，あくまでも観察者が典型的な岩相
部分から連続的に岩相変化を追い，主観的判断に基づい
て便宜的に界線を設定したものであると理解される．更
に，岩型を特徴づける代表的あるいは特徴的な岩石名の
主観的判断，もしくは「花崗岩質岩」という意味での一般
名詞として「花崗岩」を岩型名に使用することによって，
例えば非持型についてみると，非持花崗閃緑岩・非持石
英閃緑岩・非持トーナル岩・非持花崗岩といった様々な
名称で呼ばれる結果となっており，これらの表記上の相
違には大きな意味はないものと考えられる．ただし，こ
れらの先行研究における記述は，今日的観点から不正確
と評価されるべきではなく，むしろ，識別が困難である
限界を認めつつ正確に記述しているものと評価される．

7. 2. 2　各岩型・岩体の既存年代値の評価
既存の年代値の評価にあたっては，それぞれの年代測
定手法とともに，上述の岩型区分・岩型分布の地質図と
しての描画上の制約，即ち対象とする深成岩の岩型認定
自体についても加味する必要がある．まず，黒雲母，角
閃石（ホルンブレンド）及びアルカリ長石のK–Ar年代に
ついては，一般にそれぞれの系の閉鎖温度に達した時点
での冷却年代と解釈される．大河原地域周辺地域の非持
型からは 72–60 Ma，天竜峡型からは 66–64 Ma，苦鉄質
岩類からは 76–62 Maが報告されており，更に，領家変成
岩類からも 64–58 Maの年代が報告されている．これらの
年代はそれぞれの誤差を考慮するとほぼ一致している
（例えば，領家変成岩類の下限は 58 ± 3 Ma）．Rb–Sr鉱物
アイソクロン年代も，一般にそれぞれの系の閉鎖温度に
達した時点での冷却年代と解釈される．閉鎖温度は概ね
K–Ar系と同程度であると考えられており，上に述べた既
存の報告値の多くは鉱物のK–Ar年代と類似し，非持型か
らは 64–59 Ma，天竜峡型からは 73–62 Ma，苦鉄質岩類
からは 77–60 Maが報告されている．従って，これらの年
代値は，閉鎖温度の若干高いホルンブレンドを用いたも
ので古い年代が出ているものの，下限は大河原地域周辺
地域が黒雲母の閉鎖温度に達した時期を意味していると
解釈することに不合理な点はない．

Sm–Nd系の鉱物アイソクロン年代も，原理的にはそれ
ぞれの系における鉱物が閉鎖温度に達した時点での冷却
年代を示す．ただし，大河原地域周辺における年代値の
解釈には，上述の岩相や産状の整理を考慮に入れる必要
がある．既に述べたように，非持型からはホルンブレン
ドとフェルシックフラクションを用いたSm–Nd鉱物ア
イソクロン年代として，164 ± 18 Ma，161.3 ± 1.4 Ma，
125.1 ± 8.6 Ma，124 ± 18 Ma，86 ± 27 Maが報告されてい
る（柚原ほか，2000）．非持型の典型的な岩相は，強い片
麻状構造を示し苦鉄質部と珪長質部とが縞状に産する特
徴をもつ．Hashimoto（1957）は，片麻状構造の弱い部分
において，苦鉄質部が楕円体あるいは紡錘体の角閃岩か
ら構成されると記載しているが，この角閃岩と縞状部分
の苦鉄質部とが同一の岩相であるかについては，現在ま
で詳細な検討はない．仮に強い片麻状構造を示す部分の
苦鉄質部が，捕獲岩であった場合，フェルシックフラク
ションとは起源が異なる可能性があり，系の閉鎖温度に
達した時点で同位体的な平衡が成立していなかった可能
性がある．例えば，Nakamura et al.，（2022）は，領家深成
岩類起源と想定されるマイロナイトからジルコンU–Pb
年代の 3つのパルスを報告しており，このことは，年代
値の頻度からすると，最も若い固結年代をもつ花崗岩質
マグマが，周囲のより古い花崗岩質岩を同化した結果と
思われるが，強い変形作用によって，異質なものが混じ
り合っている可能性もある．従って非持型に関しても，
異質な岩相が強く変形し，見かけ上単一の岩相のように
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見えている可能性が否定できない．一方，柚原・加々美
（2007）は，苦鉄質岩類の全岩–ホルンブレンドのSm–Nd
鉱物アイソクロン年代として，154–100 Maを報告してい
る．山崎ほか（2012）は，柚原・加々美（2007）がSm–Nd
鉱物アイソクロン年代を求めた岩体の一つである長野県
飯田市の卯月山岩体の岩石学的検討を行い，大河原地域
を含め，領家深成変成コンプレックスに特徴的に産する，
いわゆるコートランダイトが，スピネル–かんらん石キュ
ムレイト並びにスピネル–かんらん石–単斜輝石キュムレ
イトであると述べた．このことは，かんらん石を含みつ
つ，多量の角閃石や斜長石を含む岩相が，マグマから早
期に晶出したスピネル+かんらん石 ± 単斜輝石と，マグ
マ本体もしくは粒間の残液との反応で形成されたことを
意味する．即ち全岩を構成する鉱物には，マグマの結晶
作用の全く異なるステージのものが混在しているととも
に，粒間にトラップされたメルトも早期晶出相（キュム
ラス鉱物）とは平衡ではなかったことを示している．以
上の非持型及び苦鉄質岩類の全岩–ホルンブレンドの
Sm–Nd鉱物アイソクロン年代は，仮に異質なものが含ま
れていても，最終的に固結までに全岩としてSm–Nd系の
同位体的平衡に達していた可能性もあるが，これについ
ては，より慎重な吟味が必要と考えられる．これらの年
代値は，後に述べるジルコンU–Pb年代や，それよりも系
統的にやや古いCHIME年代を考慮しても解釈の困難な
程に古いため，本論では上述の同位体的な非平衡の可能
性を排除できないことを理由に留保し，岩体の年代とし
ては意味をもたせない．

Rb–Sr全岩アイソクロン年代についても，同様に，上
述の従来の岩相や産状及びそれらに基づいた岩型区分の
整理を考慮に入れて解釈する必要がある．Rb–Sr系の全
岩アイソクロン年代が成立するためには，原理上，岩体
の一定の範囲が同位体的に閉鎖系で平衡であったことが
条件となる．先行研究の報告にある通り，非持型・天竜
峡型・生田型のいずれも境界部の少なくとも一部で漸移
し，岩型の識別が困難である岩相が存在する以上，全岩
アイソクロン年代の測定に用いた試料が，確実に単一の
岩型の系から採取されたものであるかという基本的問題
が存在する．それぞれの検討において帰属が不明確な岩
相は用いていないと推定されるが，岩型の地質図として
の分布も観察者の主観に依存するため，試料採取にあ
たって依拠した地質図の岩型区分が正しいとは限らな
い．加えて，いずれの岩型も漸移するとともに，先の非
持型の苦鉄質部の起源の問題や，生田型で記載されてい
るような多量の捕獲岩の影響により，同位体的に系が乱
されている可能性も考慮する必要がある．これまでに報
告されたRb–Sr全岩アイソクロン年代に意味がないこと
を主張するものではないが，既存の年代値の少なからず
は試料採取地点や岩体の中での位置づけ・化学組成等の
記載をはじめ，誤差の表記もないことから，大河原地域

ではこれらについても固結年代としての積極的な意味を
もたせないこととする．
以上のことから，領家深成岩類の活動年代あるいは固
結年代としては，CHIME年代とジルコンU–Pb年代とが
現時点では最も信頼性が高いものと判断される．ただし，
モナザイトCHIME年代は，同一の岩体・岩型から得られ
たジルコンU–Pb年代よりも系統的に古い傾向が指摘さ
れており，それらの一部は母岩の領家変成岩類からのモ
ナザイトの混入に起因する可能性も示唆されている（例
えば，Takatsuka et al.，2018b）．本報告ではこうした原因
については立ち入らず，ジルコンU–Pb年代とCHIME年
代の両方が報告されており，かつ，CHIME年代のほうが
古い場合はジルコンU–Pb年代を固結年代として採用す
る．以上の整理に基づくと，固結年代は，非持型では 86 
± 7 Ma及び 71 ± 3 Ma，天竜峡型では 86.1 ± 1.4 Ma，75 ± 
1 Ma，72.6 ± 0.9–71.6 ± 1.0 Ma，苦鉄質岩類については，
72 Maが候補となり，領家変成岩類については，102–89 
Maに広域変成作用を被ったとみなされる．ここで，非持
型や天竜峡型のこれらの年代の解釈には，やはり先行研
究における岩型区分及び認定やその分布を考慮する必要
がある．上述の各岩型の固結年代の殆どは，Nakamura et 
al.，（2022）による，大河原地域のマイロナイト帯北部地
域の試料からのジルコンU–Pb年代の，85.6 ± 1.5，77.7 ± 
0.4，70.9 ± 0.3 Maの 3つの年代パルスのうち，86 Maと
71 Ma頃のものと誤差の範囲内で一致し，いずれも広域
的に何らかの意味のある年代であると推定される．しか
しながら非持型・天竜峡型における 87–86 Maと 75 Ma，
そして 73–72 Maの年代は相互に誤差の範囲を超え，単一
の固結年代を示すと解釈するのは不合理である．地域ご
とに固結年代が異なっているか，あるいは異なる岩型を
誤認しているかのいずれかであるが，地域ごとに固結年
代が異なっていた場合，全く異なる地域の固結年代が，
大河原地域のマイロナイト帯の試料からのジルコン
U–Pb年代の年代パルスと偶然一致するとは考えにくい．
これらの解釈は今後年代値が拡充されることによって明
らかになると期待されるが，本報告では，従来，広域的
な対比によって非持型や天竜峡型といった岩型区分がな
されてきた中に，異なる時代あるいは岩型のものが混在
している可能性があるものとして取り扱う．

7. 2. 3　本報告における岩相区分
これまで整理してきた各種の問題の第 1は，岩型とし
ての岩相区分自体の困難さと，それに伴う地質図として
の岩型（岩体）描画の不確かさの存在である．これについ
ては，対象地域が同一である以上，本研究においても追
認された．岩相の大きく異なる典型的な部分でそれぞれ
の岩型は異なる岩相上の特徴をもち識別可能であるが，
それぞれの岩型内の岩相変化を考慮すると，岩型の識別
が困難な岩相が少なからず存在する．これに対し，本研
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究では，160以上の試料の全岩主成分・微量成分組成の
分析を行い，その結果を参考に岩相区分を行った．これ
らの分析値や化学組成図の情報は膨大であるし，化学組
成の分析値がなければ岩型を区分できないことは，地質
区分ないし記載区分としては適切ではないため，本報告
では産状や岩石記載を裏付ける科学的根拠として扱い，
その詳細は別途，山崎（2025）として報告する．
第 2の問題は，広域的な岩型対比を前提とした場合の
岩型名と年代の混乱である．非持型については，坂島ほ
か（2000）によると，71 ± 3 Maを示すものが縞状構造を示
す典型的な岩相である．一方，86 ± 7 Maを示す弱片麻状
の試料は，大河原地域北部から北隣の市野瀬図幅に続く
高森山林道で採取されたものである．従って，後者を大
河原地域の非持型の年代として採用して差し支えないと
判断される．一方，天竜峡型については，中央構造線沿
いに中部地方全域に分布するため，これらを単一時期の
同一の「岩体」として一括して取り扱うこと自体に潜在
的な問題がある．そこで大河原地域の天竜峡型について
は，先行研究での南向型という地域名を採用し，模式地
の天竜峡花崗岩とは名称上区別することとし，大河原地
域内から報告されている 72.6 ± 0.9–71.6 ± 1.0 Maのウラ
ニナイトCHIME年代（Yokoyama et al.，2016）は，その固
結年代を示しているものとする．更に，後に詳しく述べ
るように，大河原地域に産する苦鉄質岩類の小岩体は，
一部で南向型と液状態で同時共存したことを示唆するマ
グマ混合様の産状を示す．三河地域から従来報告されて
いる苦鉄質岩類の 72 MaのジルコンU–Pb年代は，この南
向型のCHIME年代と一致し，産状とも調和的である．な
お，生田型については，ジルコンU–Pb年代，CHIME年
代いずれの報告もない．しかし，Nakamura et al.，（2022）
による，大河原地域のマイロナイト帯北部地域の試料か
らのジルコンU–Pb年代の，85.6 ± 1.5，77.7 ± 0.4，70.9 ± 
0.3 Maの 3つの年代パルスのうち，約 86 Maと 71 Ma頃
のものがそれぞれ一定範囲の分布を示す非持型と南向型
とに相当すると，約 78 Maの粒子年代のパルスを検出可
能なほどのジルコンを含む貫入体が，伊那山地東麓の検
討試料の採取位置のみにごく小規模かつ局所的に存在す
るとは考えにくい．そのため，生田型がこれに相当する
ものと推察される．従来，片麻状構造の有無を主要な根
拠として生田型が南向型（天竜峡型）に貫入するとされ
てきたが，そのような根拠をもとに非持型に次ぐ第 2時
階の古期花崗岩類に区分されていた天竜峡型（領家研究
グループ，1972）は，ジルコンU–Pb年代の報告により，少
なくとも一部は領家深成岩類の中でも最も若い一群であ
ることが明らかになってきたため ，先行研究による貫入
関係については精査が必要である．従来から指摘されて
いるように，非持型・南向型においても，中央構造線か
ら西に離れるに従って片麻状構造が弱くなる傾向がある
ことから，大河原地域の最も西側に位置する生田型にお

いて片麻状構造が弱いことは貫入時期とは直接関係ない
ものと思われる．また，後に述べるように，少なくとも
本研究で確認された貫入関係は生田型の固結年代を約
78 Maとすることと矛盾しない．
上述の 2つの問題は，更に，苦鉄質岩類においても重
複している．領家深成変成コンプレックス中の苦鉄質岩
類の多くは伝統的に変輝緑岩と呼ばれ，花崗岩類以前の
苦鉄質火成活動の産物で変成作用を受けたものとみなさ
れてきた（例えば，領家団研グループ，1955；田結庄ほ
か，1989；Kustukake，2000）．特に，研究史の初期（1950
年代頃）までは，当時の花崗岩成因論を反映し，“花崗岩
化作用”によって，苦鉄質岩類から花崗岩類に漸移する
と理解されていた（例えば，領家団研グループ，1955）．こ
のため，苦鉄質岩を多く含む花崗岩類は，「混成岩（Hybrid 
rock）」や，産状的な意味での“塩基性ミグマタイト”等と
表現されてきた．一方，非持型については，典型的岩相
において苦鉄質部と珪長質部が縞状構造を示すため，こ
れらの総体として岩型名が定義されている（例えば，
Hashimoto，1957）．これにより，大河原地域周辺の従来の
地質図において，生田型及び南向型分布域には苦鉄質岩
の小岩体が描かれているにも関わらず，非持型中には苦
鉄質岩類が見かけ上存在しない表現となっている．
Hashimoto（1957）やYamada（1957）でも記載されている
ように，大河原地域内の片麻状構造の弱い非持型の中に
は，苦鉄質岩類は捕獲岩（暗色包有岩）として産する．更
に，本研究に基づくと，南向型と非持型との境界では，
両者の分布域を跨いで苦鉄質岩類の岩体が存在し，非持
型中の苦鉄質部の少なくとも一部は，より後期の貫入体
であると判断される．これらまとまった分布を示す苦鉄
質岩類は，化学組成上も区別できず（山崎，2025），先に
述べたように南向型の一部と液状態で同時共存した産状
を示すため，少なくとも地質図規模の苦鉄質岩類に関し
ては，三河地域の苦鉄質岩類の 72 Maと同時期に活動し
たものとみなして矛盾はない．なお非持型の苦鉄質部に，
72 Ma頃に活動した苦鉄質岩類が混在しているとする
と，坂島ほか（2000）による，縞状の典型的な岩相からの
71 ± 3 Maの年代値は合理的に解釈可能である．Nakamura 
et al.，（2022）によると中央構造線沿いのマイロナイト化
作用は 69 Ma以降と推定されているため，非持型に貫入
していた苦鉄質岩が，マイロナイト化作用に伴って強く
変形し，縞状の片麻状深成岩となった結果を見ている可
能性がある．
以上の整理に基づいて，本報告においては，大河原地
域の領家深成岩類を，活動時期の順に，非持トーナル岩，
生田花崗岩，南向花崗岩及び苦鉄質岩類の 4つの岩相に
区分し，南向花崗岩及び苦鉄質岩類については，それぞ
れ粗粒相と細粒相とに細分した．なお，第 7. 1節で触れ
ているように，従来の研究では，例えば，「非持花崗閃緑
岩が南向片麻状花崗閃緑岩質岩に由来するアプライト質
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脈に貫入されている」（Hayama，1959）といった報告があ
る．一方，大河原地域西隣の飯田地域においては，領家
深成岩類を貫く岩脈として，深成岩類とは独立した地質
単元として石英斑岩及び花崗斑岩とアプライトが描かれ
ている（河田・山田，1958）．大河原地域においても，片
麻状構造に非調和に貫入する細粒優白質岩の存在は観察
されたが，その岩相や化学組成は南向花崗岩細粒相と区
別できないことから，これに含めた．こうしてまとめた
大河原地域の領家深成変成コンプレックスの各岩型の分
布及び相互関係と年代をそれぞれ，第 7. 1図と第 7. 2図
に示す．

7. 2. 4　概要
大河原地域の領家深成変成コンプレックスは，大河原
地域西部を南北に流れる鹿塩川及び青木川より西に分布
し，その西方は飯田図幅に連続する．領家変成岩類は，
変成泥岩・変成砂岩・変成珪質岩から構成される．これ
らの変成岩のうち，北西端付近の四徳鉱泉周辺に分布す
るものは，既存の地質図から判断すると，西部–北西部
にかけて大河原地域の図郭外に連続して広く分布する岩
体の一部と思われる．これ以外は全て，大きさは様々で
あるが領家深成岩類中に包有されている．ただし，これ
らの捕獲岩体中の変成岩類の構造は，殆どの場合，周囲
の領家深成岩類の片麻状構造と概ね調和的である．地質
図においては，これらの原岩の岩相に基づく区分を示し
た．大河原地域の領家変成岩類はほぼ全て深成岩体中の
捕獲岩体であり，その位置は必ずしも捕獲前に存在して
いた位置を示すものではない．従って，アイソグラッド
を設定することができず，厳密には“分帯”を行うことが

できない．しかしながら，中部地方の他地域と共通の記
載法として分帯の基準を採用することは，広域的な地質
の直接比較に寄与する地質情報となることが期待され
る．そこで，本報告では，中部地方の領家深成変成コン
プレックスのうち，領家変成岩類がまとまった分布を示
し，詳細な分帯が行われている御油地域（宮崎，2008）の
変成分帯の鉱物帯の名称と分帯の基準に従い，変成泥岩
の変成鉱物組合せの違いに基づいて変成分帯に相当する
区分を行った．変成岩の記載に際しては，片岩，片麻岩，
グラノフェルスの名称を用い，定義は International Union 
of Geological Sciences（IUGS）Subcomission of the 
Systematics of Metamorphic Rocksの，Metamorphic Rocks: 
A Classification and Glossary of Terms（Fettes and Desmons，
2007）に従う．また，アルカリ長石の表記についてもこ
れに従い，変成岩中のものはカリ長石とした．
大河原地域の領家変成岩類の分布は，周辺地域への連
続を考慮すると四徳鉱泉付近に産するものが最も広い分
布を示すが，この岩体の大河原地域内での分布はごくわ
ずかであり，また，他の岩体と同様，ほぼ領家深成岩類
に囲まれている．その他の領家深成岩類中の捕獲岩体は，
四徳鉱泉の東の伊那山地稜線部の非持トーナル岩中の岩
体，小河内川流域，そして小渋川流域で比較的大きな分
布を示す．南向花崗岩粗粒相中には，数 10 m–数 m規模
の捕獲岩体として多く産するが，小規模なものは地質図
には表現されていない．いずれの捕獲岩体も変成泥岩を
主体とし，ところにより，変成砂岩や変成珪質岩の層を
伴う．大河原地域南西部の大西山周辺の稜線では変成砂
岩の捕獲岩体が比較的多く見られるが，一般に尾根部は
露頭の大きさが限られていることから，本来は他の捕獲

第 7. 2図　大河原地域の領家深成変成コンプレックスの貫入関係と既存年代値
既存研究による年代値については，大河原地域の固結年代として意味のあるものを選定した．*1：Nakamura et al.，（2022）に
よる，変形深成岩（鹿塩マイロナイト）中のジルコンU–Pb年代（レーザーアブレーション法）のクラスターのピーク年代．
*2：Yokoyama et al.，（2016）による南向花崗岩粗粒相のウラニナイトCHIME年代．*3：坂島ほか（2000）による非持トーナル
岩のU–Pb SHRMP年代．
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岩体と同じく変成泥岩を主体とするものの，石英の多い
変成砂岩部のみが岩塊状に尾根部に露出している可能性
もある．地層の走向は北北東–南南西～北東–南西方向で
あり，多くの場合，北西に急傾斜する．走向は大局的に
伊那山地の稜線から西に離れるに従い，北東–南西方向
が卓越する傾向がある．変成泥岩は，大局的には，小渋
湖から高森山を結ぶ地域より北西において，見かけ上，
片岩様の細粒な岩相を示すが，殆どの場合，グラノフェ
ルス化し片理に沿った割れ目はあまり発達しない．一方，
南東では片麻岩が卓越する．
領家深成岩類に包有される捕獲岩体中の変成泥岩の鉱
物組み合わせには，明確ではないものの系統性があり，
伊那山地の稜線北部及び稜線より西の小渋川桶谷橋付近
の苦鉄質岩体周辺を除く部分では，ざくろ石+黒雲母+
カリ長石，ざくろ石+菫青石+カリ長石の鉱物組合せが
卓越する．一方，小渋湖から高森山を結ぶ地域より南東
の伊那山地の稜線付近及び小渋川桶谷橋付近の苦鉄質岩
体周辺ではカリ長石+菫青石+珪線石の組合せを主体と
し，カリ長石+菫青石の鉱物組合せも認められる．いず
れも領家深成岩類に包有されているか貫入境界のごく近
傍であるため，広域変成作用と領家深成岩類による接触
変成作用とを重複して被っているものと思われる．この
領家深成岩類に包有された変成岩類に記録された変成作
用は，深成岩類の定置深度や高温状態の持続時間の違い
によって異なり，北西部のざくろ石+菫青石の組合せは，
広域変成作用による変成鉱物組合せを反映しているもの
と考えられ，全体としては，最終的にカリ長石+菫青石
の組合せを記録しているものと考えられる．そこで，大
河原地域に産する領家変成岩類は，全体としては領家変
成岩類による変成作用を受けたカリ長石菫青石帯とし，
北西部のざくろ石を含む部分についてはカリ長石菫青石
帯 I，南東部のざくろ石を欠く部分についてはカリ長石菫
青石帯 IIと区別した．ただし，これはざくろ石や珪線石
の有無を補足的な情報として示すためのカリ長石菫青石
帯の補助区分であり，比較的大きな捕獲岩体の場合，そ
の岩体内を構成する全ての部分が確かに同一の変成鉱物
組合せであるかは確認されていない．大河原地域に分布
する領家変成岩類の変成変成分帯を第 7. 1図に示す．
大河原地域の領家深成岩類は，南向花崗岩が最も広く
分布し，伊那山地主稜線北部の高森山付近から，大河原
地域南端部まで分布する．中川村の四徳川本流及び支流
の番場入沢・小河内川流域には，南向花崗岩細粒相が分
布し，その北西と広く南東部は粗粒相が分布する．南向
花崗岩細粒相の周囲には，非持トーナル岩が分布する．
小渋湖の大河原地域西半分から北東に向けて延びる尾根
及びその両翼には，生田花崗岩のまとまった分布が認め
られる．更に，これらの全ての岩相中には，大小の苦鉄
質岩類の貫入岩体や捕獲岩体が存在する．これらの苦鉄
質岩類は，小渋湖の桶谷橋周辺より北西では細粒斑れい

岩ないし石英閃緑岩から構成されるが，桶谷橋周辺の岩
体以南には，極粗粒の角閃石斑れい岩や，かんらん石を
含む角閃石斑れい岩である，いわゆるコートランダイト
が単体または粗粒苦鉄質岩内に産する．大河原地域に分
布する領家深成岩類のモード組成を第 7. 3図に示す．深
成岩類の記載に際し，本報告書では，岩石の名称の定義
と し て International Union of Geological Sciences（IUGS）
Subcomission of the Systematics of Igneous Rocksの，
Igneous Rocks：A Classification and Glossary of Terms（Le 
Maitre，2002）に従う．和名は日本工業規格 JIS A0204（日
本規格協会，2019a）及び JIS A0205（日本規格協会，
2019b）による．なお，以下の説明では，IUGSの命名法
に従い，閃長花崗岩とモンゾ花崗岩をあわせて（狭義の）
花崗岩と記述し，岩石記載においてはモード組成に基づ
いてそれらの細分を行う．また花崗岩類とは，IUGSによ
るQAP図（石英–斜長石–アルカリ長石図）中の岩石名の
うち，閃緑岩と斑れい岩を除いた岩石を包括する名称と
して使用する．粒度については，概ね粒径 5 mm以上を
粗粒，5–1 mmを中粒，1 mm以下を細粒と呼ぶ ．なお，
大河原地域の領家深成岩類は，既存研究でも報告されて
いるように，露頭及び標本サイズにおいて肉眼的に粗
粒・等粒状に見えても，鏡下観察では同じ鉱物組合せの
より細粒な結晶を含み，連続的に粒度が変化するのが普
通である．そのため，岩石名の接頭語や露頭・標本サイ
ズの岩相記述における粒度は，多くの場合長石に代表さ
れる粒径の大きな鉱物によって示される肉眼的な観察に
よる特徴に基づくものである．「片麻状（gneissose）」とい
う語は，変形作用によるリボン状の黒雲母や細粒化した
石英が観察される場合や，黒雲母が連続して面構造を形
成している場合に用いる．岩石記載において顕微鏡下の
組織を示す用語は，黒田・諏訪（1983）に従う．なお，既
に述べたように，領家深成変成コンプレックスの苦鉄質
深成岩類の記載には，かんらん石を含み角閃石の巨晶を
多く含むものにはコートランダイトという岩石名が伝統
的に使われており，これらは，IUGS Subcomission（Le 
Maite，2002）の名称では，かんらん石単斜輝石斜方輝石
含有ホルンブレンダイト（かんらん石単斜輝石斜方輝石
含有角閃石岩），斜長石含有かんらん石ホルンブレンダイ
ト（斜長石含有かんらん石角閃石岩）や，かんらん石斜長
石含有ホルンブレンダイト（かんらん石斜長石含有角閃
石岩）等の多様な岩石名となる．このように，IUGSの定
義に従った場合，構成鉱物の量比の違いにより，意味合
いとしては同一の岩相であっても異なった名称となり，
岩石名が冗長で分かりにくい上，先行研究で言及されて
いる岩相との対応関係が不明確となる．そこで，本報告
の以下の記述では，かんらん石を含み角閃石の巨晶（オ
イコクリスト）を多く含む粗粒苦鉄質深成岩について，
変質等でかんらん石が失われていたとしても，一定の岩
相変化幅を持った特定の岩相を指す名称としてコートラ
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第 7. 3図　大河原地域の領家深成岩類のモード組成
（a）Qtz–Afs–Pl図，（b）Mafic–Pl–Qtz+Afs図．苦鉄質岩類については，角閃石岩（コートランダイト）を除き基本的に全て角閃
石斑れい岩ないし閃緑岩である．IUGSの定義において斑れい岩と閃緑岩とは斜長石のAn組成に基づいて区分されるため，
本報告では石英を含むものについては便宜的に石英閃緑岩とした．Qtz：石英，Afs：アルカリ長石，Pl：斜長石，Mafic：有
色鉱物，TO：トーナル岩，GD：花崗閃緑岩，MG：モンゾ花崗岩．Qtz–Afs–Pl図の岩石区分は IUGS（Le Maitre，2002）に
従った．
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ンダイトを用いる．その上で，岩石記載においては IUGS
の定義に従った名称を与える．
それぞれの岩体の特徴と相互関係についての概略は以
下の通りである．なお，本節の以下の記述では，従来の
地質図と，岩相区分や地質図上の分布表現を変更した点
を明確するため，貫入順序や分布上の配列とは異なる順
に説明する．苦鉄質岩類は，非持トーナル岩，生田花崗
岩，南向花崗岩いずれの分布域にも存在し，先に述べた
ように，岩相的には小渋川の桶谷橋周辺の岩体以南にの
み，コートランダイトを含む粗粒斑れい岩が産する．南
向花崗岩細粒相中の苦鉄質岩類は，数 10 cm–数 cmの細
粒斑れい岩–閃緑岩の暗色包有岩として産することが多
いが，それらが集中して産し，苦鉄質岩類が優勢な岩相
を示す部分を苦鉄質岩類の分布域として地質図に表現し
ている．なお苦鉄質岩類は貫入順序に従うと，南向花崗
岩と一部包有関係にあるほかは，基本的に花崗岩質岩に
貫入している．地質図での表現に際しては，貫入関係を
強調するため，岩体の端が鋭く先細りとなったレンズ状
の岩体として貫入岩体を描く場合があるが，大河原地域
においては，餅盤（ラコリス）状もしくは岩株状の貫入体
を想定し，界線をゆるやかな曲線で描いている．ただし
中央構造線付近では，北北東–南南西方向へ引き伸ばさ
れたレンズ状の貫入体へ漸移するように地質図で表現し
ている．
南向花崗岩中の暗色包有岩は，露頭内–地質図スケー

ルでは周囲の南向花崗岩細粒相に包有される産状を示す
が，境界部ではマグマ混合様に様々な程度に混交する，
あるいは同化される産状を示し，しばしば閃緑岩質の岩
相を示す．従来，こうした細粒苦鉄質岩類は，非持トー
ナル岩の構成岩相とみなされてきた．そのため，大河原
地域で南向花崗岩細粒相中の苦鉄質岩類と表現した部分
及びその周辺の南向花崗岩細粒相は，既存の地質図では
非持トーナル岩分布域として地質図に表現されてきた．
これによって，南向花崗岩粗粒相よりも片麻状構造が弱
い細粒相について，四徳川周辺で非持トーナル岩の片麻
状構造が弱い岩相であると認識され，南向花崗岩との境
界部で漸移すると記載されてきたものと解釈される．し
かしながら，全岩化学組成による裏付け（山崎，2025）の
下，大河原地域においては，南向花崗岩細粒相と同時期
の活動としての苦鉄質岩類を識別し，四徳川流域に分布
する岩相は南向花崗岩とした．苦鉄質岩類は，南向花崗
岩粗粒相とも一部で相互貫入の関係を示す．細粒相は，
粗粒相に比べて明らかに細粒である点と，小規模な苦鉄
質包有岩をしばしば含む点で区別される．粗粒相と細粒
相とで肉眼的な岩相の相違は大きいが，全岩化学組成上
は主成分・微量成分元素ともに区別できない（山崎，
2025）ことから，南向花崗岩として一括した．
非持トーナル岩は，大河原地域の領家深成変成コンプ
レックス分布域の北東部，駒ヶ根市の伊那山地稜線部か

ら南西に向け分布する岩体と，その延長部の岩体，そし
て大河原地域北西端に主として分布する．一般に粗粒–中
粒で顕著な片麻状構造を示すトーナル岩質岩から構成さ
れる．しばしば，角閃石や黒雲母の濃集した優黒質部と
斜長石や石英に富む優白質部とが数 mm間隔で縞状に産
する．それ以外に，厚さ数 10 cm–数 cmの層状の苦鉄質
部を含む場合もある．南向花崗岩粗粒相は黒雲母や角閃
石がリボン状に連続する片麻状構造を示す粗粒な花崗岩
～花崗閃緑岩から構成される．非持トーナル岩とは，粗
粒である点と，全体として南向花崗岩粗粒相のほうが有
色鉱物に乏しい点，そして，有色鉱物がリボン状に連続
するものの，非持トーナル岩のように優黒質部と優白質
部が縞状構造を示さない点で区別される．南向花崗岩粗
粒相と非持トーナル岩との境界は，伊那山地の林道沿い
のカッティングや四徳川支流の小河内川流域において，
ほぼ連続した露頭が観察されるが，肉眼的な特徴が類似
している上に，両岩相の片麻状構造が調和的であるため，
風化によって両岩相の正確な境界を識別することが困難
である．従って，大河原地域における両岩相の境界は，
新鮮で帰属が確実に確認された試料の露頭や，化学分析
値によって帰属の裏付けができた露頭の間で，岩相が若
干変化する部分に設定している．このことは，両者が漸
移することを意味するものではない．
生田花崗岩は，先行研究においては，塊状に近い花崗
岩質岩であると識別されてきた（Yamada，1957，1967）．
しかしながら，大河原地域で区分した生田花崗岩は全体
的に片麻状構造を有し，非持トーナル岩や南向花崗岩粗
粒相の片麻状部と酷似する．先行研究の記載において生
田花崗岩の典型的な岩相とされてきた塊状の花崗岩は，
小渋湖南西の飯田地域に卓越する（河田・山田，1958）ほ
か，先行研究の地質図との比較に基づくと，先行研究で
は大河原地域の南向花崗岩細粒相の一部も生田花崗岩に
含めている．Yamada（1957，1967）の記載では，生田花崗
岩の特徴として多量の苦鉄質岩や変成岩の捕獲岩を含む
としているが，これは南向花崗岩細粒相に見られる特徴
である．既に述べたように，大河原地域周辺の領家深成
岩類全体として，中央構造線から西に離れるに従い片麻
状構造が弱くなる傾向にあり，また，片麻状構造の有無
は貫入順序の前後関係の根拠とは必ずしもならない．大
河原地域における生田花崗岩は，多くの場合，非持トー
ナル岩や南向花崗岩とよく似た片麻状構造を示すが，南
向花崗岩と比べると，角閃石に富み有色鉱物全体の量比
も大きい特徴をもつ．また，南向花崗岩にはしばしば苦
鉄質岩類の包有岩が含まれるのに対し，生田花崗岩には
これが認められない．一方，非持トーナル岩とは有色鉱
物の量比も岩相も酷似するが，非持トーナル岩にしばし
ば見られる縞状構造を持たず，多くの場合，特徴的に自
形の角閃石を含む点で区別される．また，生田花崗岩に
は副成分鉱物として褐れん石が普遍的かつ比較的多量に
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含まれるのに対し，非持トーナル岩や南向花崗岩はこれ
を欠くか，ごくわずかしか含まれない．褐れん石の有無
を野外で識別するのは一般には困難であるが，生田花崗
岩ではしばしばルーペで識別可能な粒度の褐れん石が含
まれる．

7. 3　領家変成岩類（Rs，Rm）

7. 3. 1　カリ長石菫青石帯I
カリ長石+菫青石+ざくろ石の組合せが認められる変
成泥岩の分布域及び捕獲岩体をカリ長石菫青石 I帯とし
た．カリ長石菫青石 I帯に属する変成岩類は，伊那山地
の稜線南部及び小渋川の桶谷橋付近の苦鉄質岩類周辺を
除く，大河原地域の領家深成変成コンプレックス分布域
の殆どで産する．ただし，粒度は，粗粒な片麻岩から，
細粒で露頭においては片岩様を呈するグラノフェルスま
で様々である．カリ長石菫青石帯 Iの変成岩類は，変成
泥岩のほか，変成砂岩や変成珪質岩を少量伴うが，これ
らはいずれも変成泥岩に密接に伴われて産する砂質部及
び珪長質部であり，地質図規模の変成砂岩が産するのは
伊那山地稜線の高森山北西及び小渋湖南の菖蒲沢のみで
ある．

変成泥岩（Rm）
非持トーナル岩，南向花崗岩中に包有される大小の岩
体として産し，それらのうち，伊那山地稜線付近及び小
河内川並びに小渋川流域の比較的大きな岩体を除く部分
に産する．厚さ数 cm–数 mmの変成砂岩と互層状に産す
るのが普通である．伊那山地稜線の高森山北西及び松川
町菖蒲沢の変成砂岩で塗色した部分も，全体としては変
成砂岩が卓越するものの，変成泥岩の薄層を伴う．また，
地質図には表現されない規模で，層状もしくはレンズ状
の変成珪質岩を伴うこともある．地質図スケールで見た
場合，片麻状構造の走向は周囲の片麻状を呈する領家深
成岩類の構造と調和的であるが，四徳鉱泉周辺の岩体で
は屈曲が認められるほか，その南方で小渋湖の北方の非
持トーナル岩中の捕獲岩体では明確に斜交している．
本帯の変成泥岩は暗灰色–黒色を呈する泥質片麻岩か
ら構成される．大局的に北西–西の分布域では，相対的
に細粒で，優白質細脈によって規定される片麻状構造が
平面的に発達するため，見かけ上，片岩様の産状を示す
ものもある（第 7. 4図a）．しかし，この場合でも片理の
発達は弱く，全体としてグラノフェルス化している．こ
うした産状以外の多くの場合，片麻状構造は緩やかな不
規則流動状褶曲を示し，時に等斜褶曲（閉じた褶曲）が認
められる（第 7. 4図b）．泥質片麻岩には花崗岩質の脈や
層が発達する（第 7. 4図a）．こうした脈や層は，後述す
るカリ長石菫青石帯 IIに比べると，大局的に，より平板
状で薄く，細粒の傾向があるが，ところによって産状は

異なる．露頭スケールで見た場合，層理面と片麻状構造
の構造はほぼ平行である．
本帯の泥質片麻岩はざくろ石菫青石カリ長石斜長石石
英黒雲母片麻岩である（第 7. 5図a）．ただし，構成鉱物
の量比や粒度は試料により異なり，菫青石を含まない泥
質片麻岩も存在する（第 7. 5図b）．菫青石は一部ピナイ
ト化している場合が多い．菫青石を含まない岩相におい
て，顕微鏡下で定向配列する黒雲母の消光位が揃ってい
る場合がある．このような特徴は，三河地域の黒雲母帯
を構成する泥質片岩にも認められるが（山崎，2012），大
河原地域の試料はそのような泥質片岩に比べると粗粒で
あり，片理の発達も弱い（第 7. 5図c）．泥質片麻岩に伴
われる変成珪質岩は，ざくろ石白雲母含有石英グラノ
フェルスから構成される．この試料に含まれる白雲母も
顕微鏡下で消光位が揃っている．

岩石記載
ざくろ石菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩（第
7. 5図a，四徳川支流ハンノ入沢，OG044）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母，菫青石，ざ
くろ石で，少量の白雲母，不透明鉱物及びジルコンを伴う．
石英と長石に富む部分と，黒雲母に富む部分とが繰り返
し，弱い片麻状構造を示す．黒雲母は丸みを帯びた半自形
である．ざくろ石は第 7. 5図aにみられる丸みを帯びた細
粒結晶のほか，不定形の形態を示す 0.5–0.2 mmの他形結晶
としても産する．菫青石は一般に割れ目に沿ってピナイト
化しており，全てがピナイト化している場合もある．

ざくろ石含有カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩（第
7. 5図b，地獄谷の西の稜線，OG057）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母で，少量のざ
くろ石，不透明鉱物，アパタイト及びジルコンを伴う．レ
ンズ状に石英と長石に富む部分が存在し，弱い片麻状構造
を示す．黒雲母は定向配列し，試料全体として消光位が
揃っている．黒雲母のうち，粒径が大きなものは比較的自
形性が強いが，粒径の小さなものは丸みを帯びた半自形な
いし他形を示す．

ざくろ石白雲母含有石英グラノフェルス（第 7. 5図c，
大鹿村塩河西の登山道沿い，OG202）
主要鉱物は石英で，少量の白雲母，黒雲母，斜長石，ざく
ろ石，不透明鉱物，アパタイト，ジルコンを伴う．雲母類
は長径 0.2 mm以下で，殆どが白雲母である．定向配列し
消光位が揃うが，個々の結晶の外形は丸みを帯びている．
ざくろ石は径 0.4–0.1 mmの半自形ないし他形を示し，周囲
の石英や雲母よりも著しく粗粒である．同様に粗粒（0.3 

mm程度）の変質した長石の点紋も含まれる．相対的に雲母
に富む部分と乏しい部分とが数 mm間隔で繰り返すが，境
界は明瞭ではない．



− 104 −

第 7. 4図　大河原地域の領家変成岩類の野外での産状
（a）菫青石カリ長石帯 Iの変成泥岩（ざくろ石黒雲母片麻岩）．数mmの細互層状の産状を示し，優白質のうち，厚いものは花
崗岩類の貫入である．変成泥岩は厚い部分で 15–20 cmほど．小渋川沿い，丸円沢入り口．md：変成泥岩，gr：花崗岩質脈．
（b）菫青石カリ長石帯 Iの変成泥岩（ざくろ石菫青石片麻岩）．写真右上から左下に向かって片麻状構造が発達し，写真では
識別できないが奥行き方向に横臥褶曲している．竹倉沢南尾根．（c）菫青石カリ長石帯 Iの変成珪質岩．数cm厚の珪質部の
層理面が発達する．大鹿村塩河西の登山道沿い．（d）菫青石カリ長石帯IIの変成泥岩（白雲母菫青石片麻岩）．数mm–数cm厚
の砂泥互層で，片麻状構造に沿った割れ目が発達し片岩様の産状を示す．小河内川．（e）菫青石カリ長石帯 IIの変成泥岩（白
雲母菫青石片麻岩）．変成泥岩にはmm間隔の片麻状構造が発達し，その構造に平行に花崗岩類が貫入している．豊丘村，大
西山南西の沢．Md：変成泥岩，gr：花崗岩質脈．（f）菫青石カリ長石帯 IIの変成砂岩．苦鉄質岩類の接触部．砂質部を主体
とし，厚さ数mmの泥質部を挟む．小渋川桶谷橋付近．Ss：変成砂岩，mf：苦鉄質岩類．
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第 7. 5図　大河原地域の領家変成岩類の薄片写真
（a）ざくろ石菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩．四徳川支流ハンノ入沢，OG044．オープンニコル．（b）ざくろ石含有
カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩．地獄谷の西の稜線，OG057．クロスニコル．（c）ざくろ石白雲母含有石英グラノフェル
ス．大鹿村塩川西の登山道沿い，OG202．オープンニコル．（d）ざくろ石含有黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェルス．小
渋川支流丸円沢入口，OG003C．オープンニコル．（e）珪線石含有菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩．大西山の北東約
1.1 kmの稜線，OGX01．オープンニコル．（f）珪線石電気石含有菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩．大西山の西約 0.7 
km，OG115．オープンニコル．（g）珪線石菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩．小渋川，桶谷橋付近，OG412B．クロス
ニコル．（h）黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェルス．小渋川 ，桶谷橋付近，OG411．オープンニコル．Grt：ざくろ石，
Bt：黒雲母，Crd：菫青石，Sil：珪線石，Tur：電気石，Ind：インディアライトの相転移仮像，Ms：フェンジャイトKfs：カ
リ長石．
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変成砂岩（Rs）
南向花崗岩中に包有される小規模岩体として産するほか，
変成泥岩に伴われて産する．三河地域にみられるような，
厚く塊状の変成砂岩層として産するのではなく，厚さ数 

cm–数 mmの変成泥岩と互層状に産する砂質優勢部として
産する．露頭における産状は変成泥岩とほぼ同じで，暗灰
色–黒色を呈する泥質片麻岩中に，相対的に明色な暗灰
色–灰色の薄層として産する．グラノフェルス化して塊状
を呈するが，泥質部の薄層を挟み片麻状を呈する場合もあ
る．そのような場合であっても，泥質部における片理の発
達は弱い．変成砂岩は，互層状に産する変成泥岩とともに
緩やかな不規則流動状褶曲を示す．
本帯の変成砂岩は，灰色–暗灰色を示すざくろ石含有白雲
母黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェルスである（第
7. 5図d）．黒雲母は融食形を示し，明瞭な定向配列は示さ
ないが，その無色鉱物との量比の違いで弱い縞状構造を示
すことがある．

岩石記載
ざくろ石含有黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェル
ス（第 7. 5図d，小渋川支流丸円沢入口，OG003C）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母で，少量のざ
くろ石，不透明鉱物，アパタイト，ジルコンを伴う．黒雲
母は弱い定向配列を示すが，顕著な片理や片麻状構造は認
められない．また，しばしば丸みを帯びた外形を示す．石
英，斜長石及びカリ長石は，粒径 1.0–0.2 mmの他形である．
ざくろ石は径 0.4–0.1 mmの他形・粒状である．

7. 3. 2　カリ長石菫青石帯II
大河原地域に産する，領家深成岩類中の変成岩捕獲岩
体には，ざくろ石を欠くと共に珪線石を含む岩相が産す
る．そこで，カリ長石+菫青石+珪線石の組合せが認め
られる変成泥岩捕獲岩体をカリ長石菫青石 II帯とした．
カリ長石菫青石 II帯に属する変成岩類は，伊那山地の稜
線南部及び小渋川の桶谷橋付近の苦鉄質岩類周辺のほ
か，小河内川流域にも認められる．粒度は，I帯同様，粗
粒な片麻岩から，細粒で露頭においては片岩様を呈する
グラノフェルスまで様々であるが，全体としては相対的
に粗粒な傾向がある．カリ長石菫青石帯IIの変成岩類は，
変成泥岩のほか，変成砂岩や変成珪質岩を少量伴うが，
これらはいずれも変成泥岩に密接に伴われて産する砂質
部及び珪長質部であり，地質図に表現可能な規模のもの
はなく，粗粒な片麻岩においては，花崗岩質な部分との
識別が難しい場合も多い．地質図のスケールでは，変成
岩類の走向は周囲の領家深成岩類の片麻状構造にやや斜
交する場合が多く認められるが，これは花崗岩類に捕獲
されたために若干回転しているのか，その分布が主稜線
部である場合が多いため，露頭自体が若干動いているた
めかは不明である．

本帯の変成泥岩は暗灰色–黒色を呈する泥質片麻岩で
ある．最も北西の小河内川の捕獲岩体では，見かけ上，
片理の発達した片岩様の産状を示す（第 7. 4図d）．小渋
川以南では，一般に粗粒で優白質部と優黒質部が明瞭な
片麻状構造を示す泥質片麻岩として産する（第 7. 4図e）．
片麻状構造は緩やかな不規則流動状褶曲を示し，花崗岩
質の脈や層が発達する（第 7. 4図e）．こうした脈や層は，
前述のカリ長石菫青石帯 Iに比べると，より湾曲し厚く，
粗粒である大局的傾向があるが，ところによって産状は
異なる．露頭スケールで見た場合，層理面と片麻状構造
の構造はほぼ平行である．変成砂岩卓越部は，灰色–暗
灰色を呈し，有色鉱物の濃集による明瞭な片麻状構造は
示さないが，量比の違いによる縞状構造（弱い片麻状構
造）が認められる（第 7. 4図ｆ）．泥質片麻岩の場合，黒
雲母濃集部に割れ目が発達する場合が多いが，変成砂岩
ではそうした割れ目の発達は弱い．
本帯の泥質片麻岩ないしグラノフェルスは珪線石菫青
石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩である（第 7. 5図e）．
ただし，構成鉱物の量比や粒度は試料により異なり，珪
線石を含まない試料や，特徴的に虫食い状の電気石を含
む試料も存在する（第 7. 5図 f）．菫青石は一部ピナイト
化している場合が多い．また，小渋川沿いの比較的大き
な苦鉄質岩体に捕獲される変成泥岩中には，花弁状の扇
形三連双晶（sector trilling）した菫青石が認められること
がある（第 7. 5図g）．このような菫青石は，その高温相
であるインディアライトが低温で相変態した仮像（擬双
晶）として泥質の接触変成岩から報告されている（例え
ば，Kitamura and Yamada，1987）．手塚（2020）は，この苦
鉄質岩体に伴われる変成泥岩中に十字石・珪線石・紅柱
石・ざくろ石を報告している．泥質片麻岩に伴われる変
成砂岩は，黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェルスで
ある（第 7. 5図h）．黒雲母は融食形を示し，明瞭な定向
配列は示さないが，無色鉱物との量比の違いによって弱
い縞状構造を示すことがある．

岩石記載
珪線石含有菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩
（第 7. 5図e，大西山の北東約 1.1 kmの稜線，OGX01）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母，菫青石，白
雲母で，少量の珪線石，不透明鉱物，アパタイト及びジル
コンを伴う．粗粒で，弱く定向配列する黒雲母の量比の違
いによる片麻状構造を示す．菫青石は割れ目に沿ってピナ
イト化している．珪線石は羽毛状のフィブロライトとして
産する．一部の斜長石の結晶縁にはミルメカイト組織が認
められる．

珪線石電気石含有菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片
麻岩（第 7. 5図 f，大西山の西約 0.7 km，OG115）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母，白雲母で，
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少量の菫青石，十字石，珪線石，不透明鉱物，アパタイト
及びジルコンを伴う．黒雲母及び白雲母は定向配列し，消
光位が揃う．ただし，個々の結晶の外形は丸みを帯びてい
る．黒雲母及び白雲母に富む部分とこれらに乏しい部分と
が数 mm間隔で繰り返し，弱い片麻状構造を示す．菫青石
は部分的にあるいは全体にピナイト化している場合があ
る．石英長石質部と雲母に富む部分との境界付近には，他
の試料に比べて電気石が多く含まれる．その一部は虫食い
状の形態を示し，褐色–淡黄褐色の多色性を示す．珪線石
は羽毛状のフィブロライトとして産する．

珪線石菫青石カリ長石斜長石石英黒雲母片麻岩（第
7. 5図g，小渋川，桶谷橋付近，OG412B）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母，菫青石，白
雲母，珪線石で，少量の不透明鉱物，アパタイト，電気石，
ジルコンを伴う．粗粒で，石英長石質の脈を含み，これと
概ね平行に定向配列する黒雲母の濃集部と片麻状構造を
示す．石英，斜長石及びカリ長石中には融食形を示す微
細・粒状の黒雲母や不透明鉱物等の包有物が多く含まれ
る．菫青石は部分的にあるいは全体にピナイト化している
場合がある．菫青石の一部は，花弁状の扇形三連双晶
（sector trilling）を示す．このような三連双晶を示す菫青石
は，融食形を示す微細・粒状の黒雲母や不透明鉱物等の包
有物を多量に含む．珪線石は多くが羽毛状のフィブロライ
トとして産するが，一部，結晶形が明確なものもある．電
気石は石英長石質の脈との接触部付近に産し，半自形–自
形を示す．

黒雲母カリ長石石英斜長石グラノフェルス（第 7. 5図
h，小渋川，桶谷橋付近，OG411）
主要鉱物は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母で，少量の不
透明鉱物，アパタイト，ジルコンを伴う．顕著な片理や片
麻状構造は認められない．黒雲母はしばしば丸みを帯びた
外形を示す．石英，斜長石及びカリ長石は，粒径 1.0–0.2 

mmの他形である．

7. 4　領家深成岩類

7. 4. 1　非
ひ

持
じ

トーナル岩（Tn）
命名：領家団研グループ（1955）が非持型石英閃緑岩と命
名．Hashimoto（1957）や北隣の市野瀬図幅地域において
は非持石英閃緑岩，Yamada（1957）により非持トーナル
岩，Hayama（1959）により非持花崗閃緑岩質岩などと呼
ばれてきた．2000年以降，非持トーナル岩の名称が使用
されてきたこと（例えば，柚原ほか，2000；坂島ほか，
2000），石英閃緑岩は苦鉄質岩類の構成岩相でもあること
から，花崗岩類に属する岩型名であることを明確にし，
他の花崗閃緑岩質の類似した岩型と区別するため，本報
告では非持トーナル岩を使用する．

分布及び貫入関係：長野県伊那市高遠町長
おさ

藤
ふじ

から大河原
地域北部の駒ヶ根市まで，中央構造線の西側に東西 1.5–1 
kmの幅で狭長に分布し，大河原地域の上伊那郡中川村で
は最大幅 4.5 km程度に達する．大河原地域においては，
駒ヶ根市から続く伊那山地の稜線周辺から中川村の四徳
川支流小河内川中流部にかけて分布するほか，その南西
の延長方向に南北約 1 km，東西約 2.5 kmのレンズ状の岩
体として分布する．
大河原地域の四徳川流域に分布する花崗岩類は，一部
で苦鉄質岩類の包有物を多量に含むことから，苦鉄質部
と珪長質部が縞状構造を示す非持トーナル岩の一部とし
て扱われ，非持トーナル岩から漸移すると認識されてき
た．しかし，この部分を構成する花崗岩は大河原地域に
おいては南向花崗岩細粒相として区分した．非持トーナ
ル岩は，岩体の西–南西側で，この塊状に近い南向花崗
岩細粒相及びそれと密接に産する苦鉄質岩類に貫入され
る（第 7. 6図a）．南東の南向花崗岩粗粒相及び生田花崗
岩との境界周辺では，露頭が風化してともに産状が似る
ため，明確な貫入関係を確認することができなかった．
その他，領家変成岩類に貫入する．
岩相及び産状：顕著な片麻状構造を示す角閃石黒雲母
トーナル岩及び花崗閃緑岩から構成される．大河原地域
に分布するその他の領家深成岩類である生田花崗岩と南
向花崗岩粗粒相にも片麻状構造が発達するが，それらの
片麻状構造に比べ，非持トーナル岩の片麻状構造は優白
質部と優黒質部とが幅数 cmから数 mmで明瞭に識別で
きる縞状構造を示すことで特徴づけられる（第 7. 6図b）．
ただし，著しく面構造が発達するものの，明瞭な縞状構
造を示さない場合もある．非持トーナル岩は苦鉄質部と
珪長質部とが縞状構造を示すことがその特徴とされる
（例えば，領家団研グループ，1955）．Hashimoto（1957）に
よると，そのような産状は典型的ではないもののしばし
ば観察されるとされ，多くの場合，苦鉄質部と珪長質部
とはシャープではない境界で接する．大河原地域におい
ては，有色鉱物が多く優黒質な岩相は存在するものの，
優黒質部は相対的に無色鉱物に富む岩相から漸移的に変
化し，一般に露頭の状況も良くないことから，Hashimoto
（1957）で報告された産状を確認することはできなかっ
た．一方，非持トーナル岩を構成する花崗岩質岩と，層
状の細粒苦鉄質岩とがシャープな境界で接する産状は観
察される（第 7. 6図c）．こうした細粒苦鉄質岩は，レン
ズ状に非持トーナル岩中に産する場合もある（第 7. 6図
d）．これらの細粒苦鉄質岩と，地質図で示した苦鉄質岩
類とは，少なくとも化学組成上は区別できない（山崎，
2025）．ただし，両者が同一の時期あるいは同一の起源で
あるかは明らかではない．非持トーナル岩の代表的な岩
相の試料写真及び全薄片写真を第 7. 7図a–dに示す．構
成鉱物は斜長石，石英，黒雲母，ホルンブレンドを主体
とし，少量のアルカリ長石を含む場合がある．構成鉱物
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第 7. 6図　非持トーナル岩の露頭写真
（a）細粒・優白質の南向花崗岩細粒相に貫入される非持トーナル岩（高森山の北 2.5 kmの稜線）．Tn：非持トーナル岩，Fg：
南向花崗岩細粒相．（b）顕著な縞状構造を示す非持トーナル岩（ハンノ入沢上流）．（c）層状の苦鉄質岩類を伴う非持トーナル
岩（ハンノ入沢）．Tn：非持トーナル岩，Mf：苦鉄質岩類．（d）レンズ状の苦鉄質岩類を伴う非持トーナル岩（小河内川上流）．
Tn：非持トーナル岩，Mf：苦鉄質岩類．

の量比はところによって異なり，稀に融食形を示す単斜
輝石を含むこともある．

岩石記載
片麻状角閃石黒雲母花崗閃緑岩（第 7. 8図a–d，小河内
川上流，OG303）
主成分鉱物：斜長石（44.4 %），石英（27.6 %），アルカリ長
石（10.5 ％），ホルンブレンド（8.8 %），黒雲母（8.7 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，スフェーン，褐れん
石，不透明鉱物．
完晶質で，長柱状及び板状のホルンブレンドと黒雲母とが
配列し，それらが連結した部分や連結して濃集した優黒質
部と，石英長石質の優白質部とが 1 mm程度の間隔で繰り
返し現れることにより，片麻状構造を示す．主成分鉱物の
粒度は 1.5 mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化する．斜
長石は半自形，長径 1.0–0.2 mm程度で弱い累帯構造が発達

する場合がある．アルカリ長石は他形で粒状に産する．単
純双晶を示すことがある．石英は他形で他の鉱物の粒間を
充填し，弱い波動消光が認められる．黒雲母は自形–半自
形，長径 1.0–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 黒褐色，X = 淡褐色
の多色性を示す．ホルンブレンドは半自形–他形で，しば
しば虫食い状の組織を示し，長径 1.0–0.1 mm程度である．
Y = Z = 暗帯緑褐色もしくは暗褐色，X = 淡褐色の多色性を
示し，単純双晶を示す場合がある．第 7. 8図a，bに示す片
麻状構造のほか，厚さ 1 cm程度のより有色鉱物に濃集した
部分も存在する（第 7. 8図c，d）．このような優黒質部にお
いては，有色鉱物の形態や組織は相対的に優白質な部分と
ほぼ同じであるが，同一の薄片内でも無色鉱物の粒度がや
や小さく，形態も粒状である傾向がある（第 7. 8図c，d）．

片麻状角閃石黒雲母トーナル岩（第 7. 8図e，小河内川
中流，OG004）
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主成分鉱物：斜長石（50.7 %），石英（22.1 %），ホルンブレ
ンド（11.1 %），黒雲母（11.1 %），アルカリ長石（4.9 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，褐れん石，不透明鉱
物．
完晶質で，板状の黒雲母が配列し，それらが連結した部分
や連結して角閃石とともに濃集した部分と，石英長石質の
優白質部とが 2–1 mm程度の間隔で繰り返し現れることに
より，弱い片麻状構造を示す．ただし，典型的な部分（第
7. 8図a–d）に比べて有色鉱物の量が少ないため，有色鉱物
同士の連結も不完全で片麻状構造は弱い．また，有色鉱物
は角閃石に対して黒雲母に富む．主成分鉱物の粒度は 2.0 

mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化する．斜長石は半自
形，長径 2.0–0.2 mm程度で弱い累帯構造が発達する．アル
カリ長石は他形で粒状に産し，単純双晶を示すことがある
ほか，他の鉱物の粒間に不定形に産する．石英は他形で他
の鉱物の粒間を充填し，弱い波動消光が認められる．黒雲
母は自形–半自形，長径 2.0–0.1 mm程度で，Y ≒ Z = 暗赤
褐色，X = 淡褐色の多色性を示す．ホルンブレンドは他
形–半自形で，しばしば虫食い状の組織を示し，長径 1.0–0.1 

mm程度である．Y = Z = 暗緑褐色もしくは暗褐色，X = 淡
褐色の多色性を示し，単純双晶を示す場合がある．

単斜輝石含有角閃石黒雲母トーナル岩（第 7. 8図 f，松
川町菖蒲沢西の道路沿い，OG010）
主成分鉱物：斜長石（53.0 %），石英（17.0 %），ホルンブレ
ンド（16.9 %），黒雲母（8.9 %），アルカリ長石（4.1 %）．
副成分鉱物：単斜輝石，アパタイト，ジルコン，スフェー
ン，褐れん石，不透明鉱物．
完晶質で，板状の黒雲母が弱く配列し，それらが部分的に
連結して弱い片麻状構造を示す．また，有色鉱物は角閃石
に富む．主成分鉱物の粒度は 2.5 mmから 0.1 mm程度まで
連続的に変化する．斜長石は半自形–自形，長径 2.5–0.2 mm

程度で顕著な累帯構造を示す．石英は他形で他の鉱物の粒
間を充填し，弱い波動消光が認められる．アルカリ長石は
他形で他の鉱物の粒間に不定形に産する．ホルンブレンド
は半自形–他形で，長径 2.0–0.1 mm程度である．Y = Z = 暗
緑褐色もしくは暗褐色，X = 淡褐色の多色性を示し，単純
双晶を示す場合がある．一部，虫食い状の組織を示す．黒
雲母は自形–半自形，長径 2.0–0.1 mm程度で，Y ≒ Z = 暗
赤褐色，X = 淡褐色の多色性を示す．単斜輝石は他形で長
径<1.0 mmの粒状もしくは短柱状融食形結晶として産す
る．ホルンブレンドに周囲を取り囲まれ，単斜輝石内にも
ブレッブ状にホルンブレンドが生じている．

年代：非持トーナル岩の固結年代として，大河原地域内
と思われる高森山林道沿いの“塊状”の非持トーナル岩か
ら 86 ± 7 Maの，より北方の縞状を示す非持トーナル岩か
ら 71 ± 3 MaのジルコンU–Pb SHRIMP年代が報告されて
いる（坂島ほか，2000）．大河原地域の大鹿村高森山付近

の伊那山地稜線には林道が存在せず，また，先行研究に
よる地質図においても非持トーナル岩のまとまった分布
はない．従って，高森山林道とは，より北方の，地獄谷
の北から西に延び，伊那山地の稜線に沿う林道高森山線
（村道）のことと理解される．これらの 86 ± 7 Maと 71 ± 
3 Maの年代値は誤差を越えて有意に異なる．86 ± 7 Maの
年代を示す試料は大河原地域からのものであり，また，
71 ± 3 Maは南向花崗岩の年代（Yokoyama et al.，2016）と
一致するほか，三河地方の領家深成岩類においても，固
結年代として 75 Ma以前とは区別されるステージ意味を
もつ年代である（Takatsuka et al.，2018a，b）ことから，本
報告では非持トーナル岩の固結年代として，86 ± 7 Maを
採用する．
冷却年代としては，61.2 Maの全岩–黒雲母Rb–Sr鉱物
アイソクロン年代（岡野，1982），72.3 ± 3.0 Maの角閃石
K–Ar年代・65.2 ± 2.0 Maの黒雲母K–Ar年代・59.3 ± 1.9 
Maのアルカリ長石K–Ar年代（柴田・高木，1988），63.0–
61.1 MaのAr–Ar全岩年代及び 70.0 MaのAr–Ar鉱物年代
（Dallmeyer and Takasu，1991）が報告されている．
一方，柚原ほか（2000）は，非持トーナル岩の縞状構造
を示す試料によるRb–Sr全岩アイソクロン年代として
69.9 ± 8.1 Maと 63 ± 13 Maを，黒雲母とフェルシックフ
ラクションを用いたRb–Srアイソクロン年代として 64.4 
± 0.03 Ma，64.3 ± 0.3 Ma，63.7 ± 0.04 Ma，61.8 ± 0.1 Ma，
59.1 ± 0.1 Maを，更に，ホルンブレンドとフェルシック
フラクションを用いたSm–Ndアイソクロン年代として，
164 ± 18 Ma，161.3 ± 1.4 Ma，125.1 ± 8.6 Ma，124 ± 18 Ma，
86 ± 27 Maを報告している．Rb–Srアイソクロン年代は各
種冷却年代と概ね一致するが，Sm–Ndアイソクロン年代
はばらつきが大きく，著しく古い年代値を含む．複数の
年代値が誤差の範囲内で一致しているため，これらの年
代にも何らかの意味がある可能性はあるが，これらはア
イソクロンを求めるために使用した試料間で同位体平衡
が成立していた確証がないため，本報告では紹介するに
とどめる．

7. 4. 2　生田花崗岩（Gd）
命名：領家団研グループ（1955）が生田型花崗岩と命名．
河田・山田（1958），Yamada（1957）ほか，一般に生田花
崗岩と呼ばれる．本報告でも生田花崗岩を踏襲する．
分布及び貫入関係：小渋川下流から飯田市東部，長野県
下伊那郡泰

やす

阜
おか

村の万
まん

古
ご

川流域，天竜峡の西方から長野県
下伊那郡阿南町の和

わ

知
ち

野
の

川にかけて分布する．ただし，
小渋川下流から連続する岩体は下伊那郡喬

たか

木
ぎ

村の毛無山
で途切れ，泰阜村以南からは別の岩体として分布する．
大河原地域においては，小渋湖北岸の滝沢橋付近より北
西の地域に，北東–南西方向に伸びる尾根を中心として
山麓部にかけて分布する．地質図では非持トーナル岩及
び南向花崗岩と接するが，生田花崗岩の主岩体と周辺の
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第 7. 7図　非持トーナル岩，生田花崗岩，南向花崗岩を構成する代表的な岩相の試料写真及び全薄片写真
（a）–（d）非持トーナル岩．（e）–（h）生田花崗岩．（i）–（l）南向花崗岩粗粒相．（m）–（p）南向花崗岩細粒相．薄片の短辺 = 2.9 cm．
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第 7. 8図　非持トーナル岩の薄片写真
（a）–（d）片麻状角閃石黒雲母トーナル岩．小河内川上流，OG303．（a）・（b），相対的に有色鉱物に乏しい部分，（c）・（d）は有
色鉱物に富む部分．（e）片麻状角閃石黒雲母トーナル岩．小河内川中流，OG004．（f）単斜輝石含有角閃石黒雲母トーナル岩．
松川町菖蒲沢西の道路沿い，OG010．（a），（c），（e）オープンニコル，（b），（d），（f）クロスニコル．Hbl：ホルンブレンド，Bt：
黒雲母，Pl：斜長石，Qtz：石英，Afs：アルカリ長石，Cpx：単斜輝石．
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岩体との直接の貫入関係は露頭では確認できなかった．
生田花崗岩から南向花崗岩へ両岩型の境界を通過する 2
つのルートにおいては，中丿沢最上流部（第 7. 9図a，b）
及び中山沢下流部（第 7. 9図c，d）ともに，生田花崗岩か
ら南向花崗岩への岩相の変化は明らかであり，異なる地
質単元として区別することが妥当であると判断される．
先行研究では，生田花崗岩と他の岩型との貫入関係につ
いては，生田花崗岩分布域の様々な地点での観察結果を
もとに，天竜峡花崗岩へ貫入しているとされている（河
田・ 山 田，1958；Yamada，1957；Hayama and Yamada，
1977）．しかしながら，これらの先行研究にあっても，大
河原地域においては，「中粒で片麻状構造の著しい部分が
発達し天竜峡花崗岩との区別が困難である」（河田・山
田，1958），「中間型の岩相が出現する」（領家団研グルー
プ，1955），あるいは，「天竜峡花崗岩に漸移する」
（Yamada，1957）と記載されており，直接の貫入関係を観
察し，順序を判定することが困難である旨の記載がある．
なお，Yamada（1967）は，大河原地域の生田花崗岩の南東
部を滝沢花崗閃緑岩と呼んだが，生田花崗岩の花崗閃緑
岩部分の名称としているため，本報告では生田花崗岩と
して一括した．一方，大河原地域においては，生田花崗
岩の主岩体周辺に小岩体が南向花崗岩中に分布してい
る．これらのうち，南向花崗岩粗粒相中のものは，露頭
状況や片麻状構造の類似性から貫入関係はやはり不明で
あるが，南向花崗岩細粒相中のものは，片麻状構造を有
した相対的に優黒質の生田花崗岩に，細粒で優白質の南
向花崗岩が明瞭に貫入している（第 7. 9図e）．

岩 相 及 び 産 状：河田・山田（1958），Yamada（1957），
Hayama and Yamada（1977）などの先行研究に基づくと，
生田花崗岩は中粒–粗粒の角閃石黒雲母花崗閃緑岩を主
体とし，トーナル岩及び花崗岩を伴うとされている．一
般に塊状であるが，部分的に僅かに片麻状で，淡紅色の
アルカリ長石が斑状であったりすると記載されている．
また，自形性の強い黒雲母や長柱状のホルンブレンドの
結晶の存在によって特徴づけられるとされている．河
田・山田（1958）やYamada（1957）によると，岩体規模で
は変成岩や苦鉄質の捕獲岩を普遍的に含むことが特徴で
あるとされている．その一方で，Hayama and Yamada
（1977）は，生田花崗岩において暗色包有岩はさほど一般
的ではないと述べている．いずれにしても，そうした捕
獲岩の存在以外には概して岩相変化に乏しいとされてい
る（河田・山田，1958；Yamada，1957）．
本研究の観察に基づくと，生田花崗岩は主として粗
粒–中粒角閃石含有黒雲母トーナル岩，角閃石含有黒雲
母花崗閃緑岩及び黒雲母花崗閃緑岩から構成され，とこ
ろにより黒雲母モンゾ花崗岩を伴う．ほぼ普遍的に弱い
片麻状構造を示し，塊状に近い岩相は稀である．ただし，
非持トーナル岩に認められるような縞状の片麻状構造は

示さず，また，概して南向花崗岩よりも片麻状構造が弱
い傾向にある（第 7. 9図）．片麻状構造の構造は周囲の非
持トーナル岩や南向花崗岩と調和的である．野外におい
ては，やや風化・変質した部分において，淡桃色のアル
カリ長石を含み，そのようなアルカリ長石が斑状を示す
場合があることと，自形性の強い角閃石を含むことで特
徴づけられる．一般に，中部地方の領家深成岩類におい
ては，アルカリ長石は白色を呈することが多く，野外で
識別するのは困難であるが，伊奈川花崗岩は，特徴的に
淡桃色を帯び，かつ，斑状を示す岩相を示し生田花崗岩
の一部はこの伊奈川花崗岩に岩相が似る．本図幅大河原
地域において，生田花崗岩の露頭を観察可能な場所の多
くは，風化し，地衣類・植生，ネット等を伴う道路沿い
の法面や，尾根上の岩塊であり，沢沿いでの観察地点は
限られる．そのため，苦鉄質包有岩を含むことが一般的
な特徴であるのかは明確には識別できなかった．小渋湖
沿いや，南向花崗岩との境界付近では，苦鉄質岩類の分
布が認められるが，これらはいずれも南向花崗岩に密接
に伴われる苦鉄質岩類であると思われる．捕獲岩を普遍
的に含む場合，それらの同化によって岩相変化が大きい
ことが普通であるため，先行研究において岩相が均質で
あるとされている生田花崗岩が普遍的に捕獲岩を含むと
いう点は精査が必要である．先行研究では周辺の岩型と
の識別が困難であるとも述べられているため，少なくと
も一部は，南向花崗岩を生田花崗岩に含めている可能性
も考えられる．
生田花崗岩の岩石記載上の特徴は自形性の強い角閃石
を含むことと（第 7. 10図a），自形で粒径の大きな褐れん
石（最大長径 3.0 mm程度）を多量に含むことである（第
7. 10図b）．非持トーナル岩にも少量の褐れん石が含まれ
るが，生田花崗岩では粒径や量比が著しく大きい．この
ため，全岩化学組成上は，他の岩型に比べて特徴的に軽
希土類元素に富む傾向を示す（山崎，2025）．なお，伊奈
川花崗岩も自形で粗粒な褐れん石を含む特徴をもつ（例
えば，山崎，2012，2020）．生田花崗岩の代表的な岩相の試
料写真及び全薄片写真を第 7. 7図e–hに示す．

岩石記載
褐れん石角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩（第 7. 10図a，松
除橋の西 0.4 km，OG017）
主成分鉱物：斜長石（44.8 %），石英（27.6 %），アルカリ長
石（13.1 %），黒雲母（11.9 %），ホルンブレンド（2.5 %）．
副成分鉱物：褐れん石，アパタイト，ジルコン，不透明鉱
物．
完晶質で，板状の黒雲母が弱く配列し弱い片麻状構造を示
す．ただし，長柱状のホルンブレンドの長軸は必ずしも定
向配列を示さず，また，黒雲母も部分的に濃集して弱い定
向配列を示すものの，連続性は良くない．主成分鉱物の粒
度は 5.0 mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化する．斜長
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第 7. 9図　生田花崗岩と南向花崗岩の露頭写真
（a），（b）中丿沢最上流部における同一ルートでの，生田花崗岩（a）から南向花崗岩（b）への岩相変化．（c），（d）中山沢下流部
の同一ルートでの，生田花崗岩（c）から南向花崗岩（d）への岩相変化．いずれも，生田花崗岩が南向花崗岩に比べて優白質
で，南向花崗岩の片麻状構造がより顕著である．（e）南向花崗岩に貫入される生田花崗岩（四徳川，桑原の滝北東 0.5 km）．
Gd：生田花崗岩，Fg：南向花崗岩細粒相．
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第 7. 10図　生田花崗岩の薄片写真
（a）褐れん石角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩．松除橋の西 0.4 km，OG017．（b）生田花崗岩中の自形性の強い褐れん石の濃集
部．高森山の西 2.3 kmの尾根上，OG031．全てクロスニコル．Bt：黒雲母，Afs：アルカリ長石，Qtz：石英，Hbl：ホルン
ブレンド，Pl：斜長石，Aln：褐れん石．

石は自形–半自形，長径 5.0–0.2 mm程度で累帯構造を示す
ことがある．また，石英との粒界でミルメカイト組織を示
すことがある．石英は他形で他の鉱物の粒間を充填し，弱
い波動消光が認められる．アルカリ長石は他形で他の鉱物
の粒間に不定形に産する．ホルンブレンドは自形–半自形
で，長径 2.0–0.2 mm程度である．Y = Z = 暗緑褐色もしく
は暗褐色，X = 淡褐色の多色性を示し，単純双晶を示す場
合がある．黒雲母は自形–半自形，長径 2.0–0.2 mm程度で，
Y ≒ Z = 暗赤褐色，X = 淡褐色の多色性を示し，クロット
状に濃集する場合がある．長径 2.1 mmに達する自形の褐
れん石を特徴的に多量に含む．褐れん石は単純双晶や累帯
構造を示すことがある．

年代：Kagami（1973）は，生田花崗岩から 84.1 MaのRb–Sr
全岩アイソクロン年代を報告した．一方，Hayama and 
Yamada（1977）は，生田花崗岩から 142 MaのRb–Sr全岩
アイソクロン年代を報告している．これらは，同一の岩
型から得られたにも関わらず年代差が大きく，いずれの
年代値が固結年代を示しているか，あるいは，そもそも
いずれかの年代値が固結年代を示しているか否かも不明
である．仮に先行研究の貫入順序に従って生田花崗岩を
大河原地域の最も若い深成岩であると位置づけ，いずれ
かの年代値が固結年代を示していると解釈した場合，南
向花崗岩の 72.6 ± 0.9–71.6 ± 1.0 Maのウラニナイト
CHIME年代（Yokoyama et al.，2016）とは固結年代の順が
逆となる．一方，Nakamura et al.，（2022）による，大河原
地域のマイロナイト帯北部地域の試料からのジルコン
U–Pb年代の，85.6 ± 1.5，77.7 ± 0.4，70.9 ± 0.3 Maの 3つ
の年代パルスのうち，86 Maと 71 Ma頃のものはそれぞ
れ非持トーナル岩と南向花崗岩とから得られている固結

年代と一致するため，帰属不明の 78 Ma頃の年代を生田
花崗岩の固結年代と想定すると，本報告におけるそれぞ
れの岩型の貫入関係と調和的である．先行研究において，
生田花崗岩は三河地域の三都橋花崗閃緑岩に対比されて
きたが（山田・石井，1961），黒雲母・角閃石の水素同位
体比の特徴が伊奈川花崗岩と一致することが指摘されて
いる（黒田ほか，1982）ほか，上述の通り岩相的にも伊奈
川花崗岩の特徴に似る．三河地域の伊奈川花崗岩は最も
古いもので 75 ± 1 MaのジルコンU–Pb年代を示す
（Takatsuka et al.，2018b）ことから，誤差や地域的な違い，
活動時期の幅を考慮すると，大河原地域の生田花崗岩は
78 Ma頃の固結年代を示し，伊奈川花崗岩に対比される
と考えられる．生田花崗岩からは冷却年代は報告されて
いない．

7. 4. 3　南
みな

向
かた

花崗岩（Cg，Fg）
命名：Hayama（1959）が南向片麻状花崗閃緑岩質岩と命
名．Yamada（1967）では南向片麻状花崗岩，領家研究グ
ループ（1972）では南向花崗岩と表記．先行研究による広
域的な地質図に基づくと，大河原地域の南向型は南西に
向け，天竜峡花崗岩の模式地まで連続する．このことか
ら，大河原地域の南向型を天竜峡型と一括して呼ぶ場合
もある．しかし，既に述べたように天竜峡型からも誤差
を越えた複数の固結年代が得られていることから，従来，
連続した岩体とみなされている中に異なる岩体が存在す
る可能性もある．そのため，大河原地域では大河原地域
周辺を模式地として命名された南向花崗岩を用いる．

分布及び貫入関係：天竜峡型と区別した南向花崗岩につ
いては，Hayama（1959）とYamada（1967）によると，長野
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に幅 1–0.5 km程のレンズ状の小岩体
として分布し，その南の中沢峠の西，駒ヶ根市中沢から
南に連続して分布する岩体の大河原地域南端までがその
分布とされている．これらの岩体は，より広域的な地質
図（例えば，山田ほか，1974）では，天竜峡・南向花崗岩と
して天竜峡型の模式地まで連続する．なお，Yamada
（1967）においては，南向花崗岩は天竜峡花崗岩の北部に
相当すると述べられている．Hayama（1959）による先行
研究においては非持トーナル岩から漸移する場合や指交
状に貫入しあう場合，南向花崗岩から派生した脈が明瞭
に非持トーナル岩の片麻状構造を切る場合があるとされ
ている．Yamada（1967）においても，大河原地域の非持
トーナル岩と南向花崗岩とは場合によっては漸移し，貫
入の前後関係が不明であるとされている．河田・山田
（1958）及びYamada（1967）により，生田花崗岩には貫入
されるとされている．ただし，西隣の飯田地域（河田・
山田，1958）においては，大河原地域において南向花崗岩
細粒相とした四徳川流域の花崗岩類も一部は生田花崗岩
に含めているため，この記述は細粒相が粗粒相に貫入す
る産状のことを意味している可能性がある．
本研究では，四徳川流域に分布する細粒黒雲母花崗岩
を南向花崗岩細粒相として区分した．粗粒相との境界は，
非持トーナル岩の 2つの岩体の南縁を結んだ地域に置い
ているが，実際には細粒相中にも粗粒な部分はあり，ま
た，粗粒相中にも細粒な部分は存在する．粗粒相におい
ては，粗粒な長石が多いために野外において粗粒に見え
るが，実際にはそうした粗粒長石以外の基質部分は細粒
である．従って，粗粒相と細粒相との間には明瞭な境界
や貫入関係は確認されない場合が多い．貫入関係が観察
される場合は，粗粒相に対して細粒相が貫入している．
一方，細粒相は片麻状構造が殆ど認められない場合が多
く，そうした岩相は非持トーナル岩に明瞭に貫入してい
る（第 7. 6図a）．また，この細粒相は，生田花崗岩にも
明瞭に貫入している（第 7. 9図e）．南向花崗岩は，細粒
相・粗粒相ともに，特に小渋湖以北において，露頭規模
でしばしば苦鉄質岩類を密接に伴う．巨視的にはこれら
の苦鉄質岩類は南向花崗岩に包有される暗色包有岩であ
るが，その接触部は複雑に入り組み，場合によって相互
に貫入した産状を示す（第 7. 11図）．具体的には，一般
的に露頭では南向花崗岩粗粒相が苦鉄質岩類を暗色包有
物として捕獲する産状が認められるものの，しばしば暗
色包有物に対して，不規則な形態の脈として貫入する
（第 7. 11図a）．一方，苦鉄質岩類が南向花崗岩粗粒相に
対し，明瞭に貫入する産状も認められることがある（第
7. 11図b）．更に，苦鉄質岩類が南向花崗岩粗粒相に対し
貫入するように連続するものの，その境界が平板状では
なく不規則であるとともに，周囲では暗色包有物として
南向花崗岩粗粒相に包有される産状を示すこともある
（7. 11図c）．こうした場合，苦鉄質岩類と南向花崗岩粗

粒相との境界は入道雲様を呈し，相互に貫入する産状を
示す（7. 11図d）．このような産状は，苦鉄質マグマと珪
長質マグマとが液状態で共存し，混合したことを示す典
型的な組織とされている（例えば，Didier and Barbalin，
1991）．同様の産状は南向花崗岩細粒相分布域でも認めら
れ，完全に固結した細粒苦鉄質岩を包有した場合には想
定しづらい，不規則な形態での相互貫入関係が認められ
る（第 7. 11図e）．ただし，多くの場合，こうした苦鉄質
岩類は南向花崗岩細粒相中の暗色包有物として産する
（第 7. 11図 f）．

岩相及び産状：これまで述べてきたように，大河原地域
においては，四徳川流域に分布する南向花崗岩細粒相が
苦鉄質岩類と密接に伴われて産することから，その少な
くとも一部が非持トーナル岩と認識されてきた．また，
この四徳川流域に分布する南向花崗岩細粒相の一部は，
河田・山田（1958）では生田花崗岩とされている．更に，
南向花崗岩粗粒相については，強い片麻状構造を有する
ことから，非持トーナル岩や生田花崗岩との識別が一部
で不明確あるいは漸移すると記載されてきた．本研究に
おいては，苦鉄質岩類と液状態で同時共存する花崗岩類
を南向花崗岩として識別し，かつ，典型的な岩相におい
て粒度が著しく異なる粗粒部と細粒部とを，全岩化学組
成による裏付け（山崎，2025）を参考に，それぞれ南向花
崗岩粗粒相と細粒相として識別した．このため，大河原
地域で南向花崗岩としたものには，先行研究において別
の岩型の一部として記載されたものが含まれている．先
行研究による記載との混乱を避けるため，以下は本研究
に基づく観察結果のみを記述する．
南向花崗岩粗粒相は，一般に片麻状構造を有する黒雲
母花崗岩を主体とする．片麻状構造の程度や鉱物の量比
はところによって変化し，岩相的には角閃石含有黒雲母
花崗岩も認められる．野外で識別できる岩相上の特徴と
しては，大河原地域の領家深成岩類の中で最も有色鉱物
に乏しい点である．苦鉄質岩類の暗色包有岩は，南向花
崗岩粗粒相では普遍的に含まれるわけではなく，存在が
集中する場合が多い．そのような場合，暗色包有岩を包
有するホストである南向花崗岩粗粒相は有色鉱物に富む
傾向があり，角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩から構成され
る．ただし，角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩が必ず暗色包
有岩を多く含むわけではない．このため，片麻状構造が
顕著な場合，野外における非持トーナル岩や生田花崗岩
との識別は困難である．既に述べたように，非持トーナ
ル岩とは，縞状構造の有無と有色鉱物の量比，生田花崗
岩とは自形性の強い角閃石と，鏡下における褐れん石の
量比を参考に識別し，南向花崗岩粗粒相が広範に分布す
る領域での非持トーナル岩や生田花崗岩類似相は，南向
花崗岩粗粒相の岩相多様性の一部として扱った．
南向花崗岩粗粒相の代表的な岩相は，黒雲母がリボン
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第 7. 11図　南向花崗岩と苦鉄質岩類の露頭写真
（a）苦鉄質岩類を包有し，包有岩に貫入している南向花崗岩粗粒相（丸円沢入口）．（b）南向花崗岩粗粒相に貫入する苦鉄質
岩類（松除橋南 0.5 km）．（c）不規則な形態の苦鉄質岩類を包有する南向花崗岩粗粒相（丸円沢中流）．（d）入道雲様の境界を
示し，相互に貫入する苦鉄質岩類と南向花崗岩粗粒相（cと同一露頭）．（e）不規則な形態の境界を示し，相互貫入する南向
花崗岩細粒相と苦鉄質岩類（小河内川，四徳川との出会いから 0.8 km）．（f）苦鉄質岩類を包有する南向花崗岩細粒相（小河
内川最上流部）．Cg：南向花崗岩粗粒相，Fg：南向花崗岩細粒相，Mf：苦鉄質岩類．
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状に連なり強い片麻状構造を有し，長石が斑状に産する
産状を示す（第 7. 12図a）．この岩相が模式地付近の天竜
峡型に最も類似するものである．片麻状構造はところに
よって程度が異なり，弱片麻状部分では，斑状黒雲母花
崗岩から構成される（第 7. 12図b，第 7. 14図a）．大局的
に，中央構造線に近づくにつれて片麻状構造が強くなる
傾向があり，ところにより眼球片麻岩状の岩相を呈する．
苦鉄質捕獲岩体周辺では，角閃石に富む角閃石含有黒雲
母花崗閃緑岩が産する（第 7. 12図c，第 7. 14図b）．この
岩相は，非持トーナル岩や生田花崗岩に比べると，全体
として有色鉱物の量が少ない．一方，南向花崗岩分布域
には，優白質で片麻状構造の非常に弱い黒雲母花崗岩が
産することがある（第 7. 12図d）．こうした岩相は非持
トーナル岩や大河原地域の生田花崗岩とは明らかに異な
り，同様の優白質の岩相で様々な程度に片麻状構造を有
する岩相が存在する（第 7. 12図e，f）ことから，主とし
て片麻状構造の程度の違いを反映した，最も塊状に近い
岩相であると判断した．
南向花崗岩細粒相の代表的な岩相は，塊状黒雲母花崗
岩で，見かけ上，粗粒相よりも更に優白質である場合が
多い（第 7. 13図a，第 7. 14図a）．ただし，粗粒相と同じ
く，苦鉄質包有岩を多く含む露頭では有色鉱物が多く，
花崗閃緑岩質である（第 7. 11図e，f）．また，粒度自体も
単一の露頭内で変化し，粗粒なものは粗粒相の細粒部と
ほぼ区別できない（第 7. 13図b）．細粒相は塊状に近い場
合が多いが，片麻状構造を示す場合もある（第 7. 14図d）．
なお，細粒相には，稀に角閃石，ざくろ石や白雲母が含
まれる場合がある．南向花崗岩の代表的な岩相の試料写
真及び全薄片写真を第 7. 7図 i–pに示す．

岩石記載
粗粒相
角閃石含有黒雲母モンゾ花崗岩（第 7. 14図a，四徳川
桑原の滝，OG023A）
主成分鉱物：斜長石（49.0 %），石英（31.3 %），アルカリ長
石（8.6 %），黒雲母（2.0 %），ホルンブレンド（0.2 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，褐れん石，不透明鉱
物．
完晶質で，板状の黒雲母が長石の縁に集合して配列し，弱
い片麻状構造を示す．ただし，黒雲母の連続性は良くない．
主成分鉱物の粒度は 10 mmから 0.2 mm程度まで連続的に
変化する．斜長石は半自形–自形，長径 10–0.2 mm程度で
累帯構造を示す．また，石英との粒界でミルメカイト組織
を示すことがある．石英は他形で他の鉱物の粒間を充填
し，弱い波動消光が認められる．アルカリ長石は，殆どの
場合他形で他の鉱物の粒間に不定形に産する．斜長石との
粒界でミルメカイト組織を示すことがある．粒間の結晶が
全体として長柱状ないし短柱状の半自形を示す場合もあ
り，半自形の結晶は稀に単純双晶を示す．アルカリ長石は，

しばしば 0.1 mm以下の斜長石，石英，融食形黒雲母を多
量に包有し汚濁した産状を示す．ホルンブレンドは他形
で，融食形を示す．Y = Z = 暗緑色，X = 淡緑褐色の多色性
を示す．黒雲母は自形–半自形，長径 2.0–0.2 mm程度で，
Y ≒ Z = 暗褐色，X = 淡褐色の多色性を示し，しばしば斜
長石の縁に濃集する．

角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩（第 7. 14図b，大西山の
北西 2.5 kmの沢の中，OG103A）
主成分鉱物：斜長石（41.1 %），石英（34.3 %），アルカリ長
石（14.1 %），黒雲母（7.0 %），ホルンブレンド（3.48 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，褐れん石，スフェー
ン，不透明鉱物．
完晶質で，粒径<4 mmの鉱物中に長径最大 7 mm程度の短
柱状アルカリ長石を含む斑状組織を示す．主成分鉱物の粒
度は 10 mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化する．斜長
石は半自形，長径 4.0–0.2 mm程度で累帯構造を示す．また，
石英との粒界でミルメカイト組織を示すことがある．石英
は他形で他の鉱物の粒間を充填し，弱い波動消光が認めら
れる．アルカリ長石は，半自形で斑晶状として産するもの
（長径最大 7 mm）から，その他の基質部分の鉱物と同程度
の大きさのものまで，連続的に粒径が変化する．しばしば，
細紐状のパーサイト組織を示すほか，斜長石との粒界でミ
ルメカイト組織を示すことがある．また，単純双晶を示す
ことがある．ホルンブレンドは他形–半自形，長径 1.5–0.2 

mmで，Y = Z = 暗緑色，X = 淡褐色の多色性を示す．黒雲
母は自形–半自形，長径 1.0–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 暗褐
色，X = 淡褐色の多色性を示し，ところによって長石の縁
に濃集する．

細粒相
黒雲母モンゾ花崗岩（第 7. 14図c，大萱山の西 2.7 km
の沢の中，OG402C）
主成分鉱物：斜長石（52.3 %），石英（33.8 %），黒雲母（8.3 

%），アルカリ長石（5.6 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，褐れん石，スフェー
ン，不透明鉱物．
完晶質で，最大粒径 4 mm程度から 0.2 mm程度まで連続的
粒径が変化するが，全体としては平均粒径 2 mm程度の粒
状組織を示す．斜長石は半自形，長径 4.0–0.2 mm程度で著
しい累帯構造を示す．石英は他形で他の鉱物の粒間を充填
し，弱い波動消光が認められる．アルカリ長石は，殆どの
場合他形で他の鉱物の粒間に産するが，単純双晶を示す粒
状の結晶として産することもある．黒雲母は自形–半自形，
長径 2.0–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 暗褐色，X = 淡褐色の多
色性を示し，ところによって長石の縁に濃集する．

黒雲母モンゾ花崗岩（第 7. 14図d，大萱山の西 2.3 km
の沢の中，OG404）
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第 7. 12図　南向花崗岩粗粒相の露頭写真
（a）南向花崗岩粗粒相の代表的岩相．強い片麻状構造をもち，眼球片麻岩状を示して典型的な天竜峡花崗岩に似るとされる
岩相（ハンノ入沢下流）．（b）斑状を示し，片麻状構造の弱い岩相．こうした岩相の片麻状構造が強くなるとaとなる（大西
山の北西 1.8 kmの沢の中）．（c）苦鉄質包有岩付近の角閃石黒雲母花崗閃緑岩．南向花崗岩の他の岩相に比べて角閃石を多
く含む（小渋湖沿い，滝沢橋と松除橋の間の道路沿い）．（d）片麻状構造が弱く優白質な岩相（大西山の南西 2 kmの沢の中，
大河原地域西端）．（e）弱片麻状構造を示す優白質な岩相（大西山の北西約 2 kmの沢の中）．（f）片麻状構造の顕著な優白質の
岩相（松除橋の南 1.2 kmの道路沿い），（d）–（f）は比較的優白質な岩相の片麻状構造の程度の違いを示す．
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第 7. 13図　南向花崗岩細粒相の露頭写真
（a）非持トーナル岩に貫入する南向花崗岩細粒相．粗粒相を含め，大河原地域の領家深成岩類の中で最も優白質で，塊状で
あることが多い（地獄谷の西の稜線）．Fg：南向花崗岩細粒相，Tn：非持トーナル岩．（b）南向花崗岩細粒相中の粒度変化．
明瞭な境界を示さずに，不規則な形態で漸移的に変化する（番場入沢上流部）．C：粗粒部，F：細粒部．

第 7. 14図　南向花崗岩の薄片写真
（a）角閃石含有黒雲母モンゾ花崗岩（粗粒相），四徳川桑原の滝，OG023A．（b）角閃石含有黒雲母花崗閃緑岩（粗粒相），大
西山の北西 2.5 kmの沢の中，OG103A．（c）黒雲母モンゾ花崗岩（細粒相，粗粒相との境界付近），大萱山の西 2.7 kmの沢の
中，OG402C．（d）黒雲母モンゾ花崗岩（細粒相），大萱山の西 2.3 kmの沢の中，OG404．全てクロスニコル．Qtz：石英，
Bt：黒雲母，Pl：斜長石，Afs：アルカリ長石，Hbl：ホルンブレンド．
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主成分鉱物：石英（36.0 %），斜長石（35.6 %），アルカリ長
石（20.1 %），黒雲母（8.3 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，褐れん石，スフェー
ン，不透明鉱物．
完晶質で，最大粒径 3.5 mm程度の短柱状のアルカリ長石
斑晶を含み，平板状の黒雲母が定向配列する片麻状組織を
示す．斑晶状のアルカリ長石を除くと，主要鉱物は 1.5 mm

から 0.2 mm程度まで連続的粒径が変化する．斜長石は半
自形，短柱状で長径 1.5–0.2 mm程度で弱い累帯構造を示す
ことがある．石英は他形で他の鉱物の粒間を充填し，弱い
波動消光が認められる．全体的に片麻状構造の方向に伸長
した形態を示し，長径最大 1.5 mmで縦横比 1:3程度の形態
を示す．斑晶状のアルカリ長石は，径 0.1 mm未満の融食
形の斜長石や黒雲母を含み汚濁している場合がある．その
他には，粒間にも他形結晶として産する．黒雲母は自形–半
自形，長径 1.0–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 暗褐色，X = 淡褐
色の多色性を示す．定向配列した黒雲母は比較的よく連結
するが，薄片全体に連続するほどではない．

年代：固結年代として，大河原地域の南向花崗岩から
72.6 ± 0.9，72.2 ± 1.2，71.6 ± 1.0 MaのウラニナイトCHIME
年代が報告されている（Yokoyama et al.，2016）．これらの
うち，72.2 ± 1.2 Maの年代値を示す試料は，第 7. 14図a
に示した試料と同じ位置で採取されたもので，この場所
の南向花崗岩の岩相は，Yamada（1957）によって典型的な
天竜峡花崗岩と同一であると述べられている．これらの
年代はNakamura et al.，（2022）による，大河原地域のマイ
ロナイトからの70.9 ± 0.3 MaのジルコンU–Pb年代に相当
すると考えられる．山田・柴田（1970）及びHayama and 
Yamada（1977）は，南向花崗岩から 128 MaのRb–Sr全岩
アイソクロン年代を報告している．しかしながら，この
年代は，南向花崗岩のウラニナイトCHIME年代はもとよ
り，大河原地域のいずれの深成岩類よりも大幅に古く，
南向花崗岩中の苦鉄質岩類との関係を考慮すると，全岩
アイソクロンを求めるために使用した全ての試料におい
て同位体平衡が成立していたかの確証が得られないた
め，本報告では年代値を紹介するにとどめる．冷却年代
としては，黒雲母のRb–Sr鉱物アイソクロン年代として
73.0 Ma，68.8 Ma及び 68.6 Ma（山田・柴田，1970；Hayama 
and Yamada，1977）が報告されている．これらの同一試料
からは柴田ほか（1979）によってK–Ar年代が報告されて
おり，南向花崗岩のうち，最も片麻状構造の強い岩相と
して黒雲母K–Ar年代 64.4 ± 2.0 Maが，代表的岩相として
63.9 ± 2.0 Maの角閃石K–Ar年代及び 66.2 ± 4.3 Maの黒雲
母K–Ar年代が，そして珪長質な岩相として 63.9 ± 2.0 Ma
の黒雲母K–Ar年代が報告されている．

7. 4. 4　苦鉄質岩類（Ct，Mf）
命名：大河原地域の苦鉄質岩類には，河田・山田（1958）

やYamada（1957）では特定の岩体名はつけられておらず，
変輝緑岩と呼ばれている．手塚（2020）は，小渋川の桶谷
橋周辺の岩体について，桶谷岩体と呼んだ．その後，手
塚（2023）は，白沢上流部の小岩体を白沢苦鉄質岩体と呼
び，その北東部の小渋川流域の岩体を桶谷苦鉄質岩体と
呼んだ．なお，大河原地域では，全ての花崗岩類に含ま
れる細粒苦鉄質岩類について，南向花崗岩との同時期的
な活動を根拠に一括している．非持トーナル岩及び生田
花崗岩中のレンズ状あるいは層状（脈状）の細粒苦鉄質
岩については，少なくとも化学組成上は南向花崗岩中の
ものと区別できなかったが（山崎，2025），マグマの組成
が区別できないだけで，異なる時期に形成されたもので
ある可能性は排除できない．

分布及び貫入関係：小渋川沿い及び小渋川以北の伊那山
地稜線沿い，そして四徳川及びその支流の流域に，短
径 0.7 km長径最大 1.7 km程度の岩体として点在する．ま
た，小渋川以南では径数 100 m程度の岩体として産する．
小渋湖沿いのいくつかの岩体を除き，殆どは南向花崗岩
分布域に産する．また，これら地質図に表現可能な規模
のもの以外にも，南向花崗岩の露頭においては，暗色包
有岩として苦鉄質岩類がしばしば産する．地質図に表現
した岩体のうち，ほぼ苦鉄質岩類のみからなっているの
は桶谷橋付近の岩体と，大西山以南の粗粒相のみで，そ
の他の細粒相は，露頭において南向花崗岩を伴い，両者
が混在している．大河原地域では，こうした産状を示す
部分を南向花崗岩として地質図に示した場合，その存在
を過小に表現することなるため，深成岩体中で苦鉄質岩
優勢部を苦鉄質岩類として表現している．従って，苦鉄
質岩類細粒相として地質図に示した部分は，露頭におい
て苦鉄質岩が優勢であると判断された部分の領域を示す
のであって，その境界は苦鉄質岩類と花崗岩類との貫入
境界を示すものではない．こうした苦鉄質岩類のうち，
細粒相は概ね全域にわたって分布するが，粗粒相は，確
認された限りでは，小渋川以南の，桶谷橋付近の岩体と，
伊那山地の稜線部分とに限られている．
苦鉄質岩類細粒相と花崗岩類との関係は既に述べた通
りである．非持トーナル岩と生田花崗岩には貫入してい
るものと考えられる．非持トーナル岩については，大河
原地域北部において接触部が観察されたものの，明確な
貫入順序は識別できなかった（第 7. 6図c，d）．一方，桶
谷橋付近の岩体においては地質図のスケールで非持トー
ナル岩を包有している．生田花崗岩については，露頭が
悪く明確な貫入関係や分布が観察できなかったが，少な
くとも一部では，苦鉄質岩類と生田花崗岩との境界にお
いて苦鉄質岩類の岩相がやや珪長質になっていることか
ら，苦鉄質岩マグマによる母岩の同化，即ち苦鉄質マグ
マの貫入の結果を見ている可能性がある．南向花崗岩に
ついては，既に述べた通りで，相互に貫入しあう，同時
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期的な関係を示す（第 7. 11図）．
苦鉄質岩類粗粒相と南向花崗岩との関係は，その産出
が稜線部分に限られているため，直接観察することはで
きなかった．しかしながら，後に述べるように粗粒相は
キュムレイトであり，マグマそのものが固結したもので
はないため，花崗岩に貫入することはあり得ず，花崗岩
に包有されているものと判断される．桶谷橋付近の岩体
においては，細粒苦鉄質岩中に粗粒苦鉄質岩が産するが，
このうちの一部は細粒苦鉄質岩から漸移し，キュムレイ
ト組織を示すものは，細粒苦鉄質岩中に包有されている
ものと判断される．

岩相及び産状：苦鉄質岩類細粒相のうち，南向花崗岩に
接するものは，細粒斑れい岩–細粒石英閃緑岩から構成
される．花崗岩質岩中の暗色包有岩は，両者が完全に混
じり合っていないために包有物として識別できるが，実
際には両者の間では化学的な混合が様々な程度に進行し
ており，見かけ上の色も黒色ないし暗灰色のものから，
明灰色ないし灰色のものまで様々である（第 7. 11図）．そ
のような，見かけ上南向花崗岩に包有される苦鉄質岩細
粒相には，石英や多量の黒雲母が含まれることが多い．
また，大局的に南向花崗岩に包有され，接触部で相互貫
入を示す細粒苦鉄質岩中には，南向花崗岩の長石の捕獲
結晶を持つものもある（第 7. 15図a）．
苦鉄質岩類粗粒相の多くは，小渋川以南の稜線付近に
岩塊状に露出し，表面は風化によって丸みを帯びている
（第 7. 15図ｂ）．稜線付近に産する場合，周囲に分布する
地質との間には露出が欠如して関係が不明で，粗粒相周
辺に細粒苦鉄質岩を伴い，粗粒相を含み細粒苦鉄質岩が
貫入しているのか，粗粒相自体が南向花崗岩に包有され
ているのかは識別できない．しかしながら，粗粒相はキュ
ムレイトであるため，これ自体が貫入しているとは考え
にくく，大局的には南向花崗岩に包有されていると考え
るのが妥当である．粗粒相は，桶谷橋周辺にまとまって
産する岩体中において，細粒相からの連続的な岩相変化
を観察することができる．この岩体中では，数 10 cmの
範囲内で鉱物組合せの同じ塊状の粗粒相と細粒相とが不
規則に分布し，両者は数cmの間に漸移的に変化する（第
7. 15図c）．こうした急激な粒度変化に加えて，数 10 cm
の範囲内で鉱物組合せの同じ塊状の粗粒相中に葉片状構
造をもつ細粒相が発達する場合もある（第 7. 15図d）．こ
のような産状は強い変形作用は伴っていないように見え
るが，明瞭に変形構造を示す場合もある（第 7. 15図e）．
更に，葉片状構造を示しつつ，有色鉱物の量比の違いに
より，モーダル・レイヤリング状の構造を示す場合もあ
る（7. 15図 f）．粒度変化やレイヤリング，面構造等，い
ずれの場合も露頭規模を越えた連続性は良くなく，露欠
や優白質脈の貫入，剪断帯等で途切れ，岩体規模では不
均質な産状を示す．そうした中にキュムレイト質のコー

トランダイトも産する．中粒から細粒の苦鉄質岩類から
連続する場合，その境界（外形）は不明瞭である．苦鉄質
岩類の様々な岩相の全薄片写真を第 7. 16図に示す．

岩石記載
細粒相
単斜輝石含有角閃石斑れい岩（第 7. 17図a，松除橋
南 0.5 km，OG019B）
主成分鉱物：斜長石（56.5 %），ホルンブレンド（16.9 %），
黒雲母（11.5 %），単斜輝石（11.3 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン．
完晶質で，板状の黒雲母及び長柱状のホルンブレンド・斜
長石が定向配列し，顕著な葉片状構造を示す．長径最大 2 

mm程度の斑晶状の斜長石を含み，それ以外の主成分鉱物
の粒度は長径 0.4 mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化す
る．斑晶状の斜長石は半自形，長径 2–1.5 mm程度で，融
食形の微細な黒雲母・ホルンブレンド・斜長石を多量に含
み汚濁した産状を示すとともに，顕著な累帯構造を示す．
基質の斜長石は半自形–自形，長径 0.4–0.2 mmで，しばし
ば顕著な累帯構造を示す．ホルンブレンドは自形–半自形
で，Y = Z = 暗緑褐色，X = 淡褐色の多色性を示す．黒雲母
は自形–半自形，長径 0.4–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 暗褐色，
X = 淡褐色の多色性を示す．

粗粒相
角閃石斑れい岩（第 7. 17図b，桶谷橋南東 0.5 km，
OG410D）
主成分鉱物：ホルンブレンド（64.5 %），斜長石（29.9 %），
不透明鉱物（5.6 %）．
副成分鉱物：黒雲母，アパタイト，ジルコン．
オルソキュムレイト組織を示し，主としてホルンブレン
ド・斜長石，不透明鉱物から構成され，主成分鉱物の粒度
が長径 0.5 mmから 0.2 mm程度まで連続的に変化する．ホ
ルンブレンドは半自形–自形で，Y = Z = 帯緑褐色，X = 淡
褐色の多色性を示す．しばしば，中心部がより褐色を帯び
る累帯構造が認められる．また，単純双晶を示す場合があ
る．斜長石は半自形，長径 0.5–0.2 mmで，顕著な累帯構造
を示す．不透明鉱物は他形・不定形で，斜長石とホルンブ
レンドの粒間にプール状に産するほか，粒状の結晶として
両鉱物に包有される．黒雲母を少量含み，自形–半自形，
長径 0.4–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 暗褐色，X = 淡褐色の多
色性を示す．

角閃石斑れい岩（第 7. 17図c，桶谷橋南東 0.8 km，
OG409C）
主成分鉱物：ホルンブレンド（50.3 %），斜長石（49.7 %）．
副成分鉱物：アパタイト，ジルコン，不透明鉱物．
オルソキュムレイト組織を示し，主としてホルンブレンド・
斜長石から構成され，鉱物の粒度が長径 8 mmから 0.2 mm
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第 7. 15図　苦鉄質岩類の露頭写真
（a）南向花崗岩粗粒相中の苦鉄質岩類細粒相．南向花崗岩由来の捕獲結晶（矢印部分）を含む．周囲の南向花崗岩は有色鉱
物に富む（松除橋付近）．（b）苦鉄質岩類粗粒相（コートランダイト）の産状．特徴的に表面が丸みを帯びる（白沢，桶谷橋の
南西 1.2 km）．（c）露頭内で急激な粒度変化を示す塊状苦鉄質岩類（白沢，桶谷橋の南 0.6 km）．粗粒部と細粒部は鉱物組合
せや構成鉱物の量比が同じで，両者の中間的な粒度のものも存在することから，貫入関係ではなく粒度変化と判断される．
C：粗粒部，F：細粒部，M：中間部．（d）粗粒・塊状苦鉄質岩（C–M）から細粒・葉片状苦鉄質岩（F–F）への露頭内での急激
な変化（桶谷橋の南東 1.8 km）点線は葉片状構造の方向を示す．（e）変形構造を伴い，露頭内で急激な粒度変化を示す苦鉄質
岩類（桶谷橋の南東 1 km）．（f）有色鉱物の量比の違いにより，モーダル・レイヤリング状の構造を示す苦鉄質岩類（露頭の
高さ約 1.5 m，小渋川沿い，桶谷橋の南東 0.5 km）．
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第 7. 16図　苦鉄質岩類を構成する代表的な岩相の試料写真及び全薄片写真
（a）細粒相，（b）単斜輝石を含む細粒相，（c）–（g）粗粒相，うち，（e）ほぼ有色鉱物のみから構成されるキュムレイト，（f）コー
トランダイト，（g）変形した粗粒苦鉄質岩類，（h）苦鉄質岩類細粒相と南向花崗岩粗粒相との接触部．Mf：苦鉄質岩類，Cg：
南向花崗岩粗粒相．記号を付した部分は粒度の違いが明瞭であるが，その間は中間的な粒度・連続的な粒度変化を示す．

程度まで連続的に変化する．ホルンブレンドは半自形–自
形，長径 8 mmから 0.2 mmで，Y = Z = 帯緑褐色，X = 淡褐
色の多色性を示す．しばしば，中心部がより褐色を帯びる
累帯構造が認められる．また，単純双晶を示す場合がある．
斜長石は半自形，長径 4–0.2 mmで，顕著な累帯構造を示
すほか，しばしば，まだらな消光を示す．また，融食形を
示す細粒のホルンブレンドをしばしば包有する．不透明鉱
物は他形・不定形で，斜長石とホルンブレンドの粒間に
プール状に産するほか，粒状の結晶として両鉱物に包有さ
れる．

角閃石斑れい岩（第 7. 17図ｄ，桶谷橋南東 0.8 km，
OG409D）

主成分鉱物：ホルンブレンド（47.7 %），カミングトン閃石
（25.9 %），斜長石（26.4 %）．
副成分鉱物：黒雲母，石英，アパタイト，ジルコン，不透
明鉱物．
アドキュムレイト組織を示し，主としてホルンブレンド・
カミングトン閃石・斜長石から構成され，長柱状のカミン
グトン閃石と斜長石が弱く定向配列する．主要鉱物の粒径
は長径 5 mmから 0.5 mm程度まで連続的に変化する．カミ
ングトン閃石は自形–半自形，長径 5–0.5 mmで，しばしば
集片双晶を示す．淡緑褐色–無色の弱い多色性を示す．黒
雲母・不透明鉱物・斜長石を包有する．ホルンブレンドは
半自形–自形，長径 2.5 mmから 0.2 mmで，Y = Z = 帯緑褐
色，X = 淡褐色の多色性を示す．しばしば，中心部がより
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第 7. 17図　苦鉄質岩類の薄片写真
（a）単斜輝石含有角閃石斑れい岩（細粒相），松除橋南 0.5 km，OG019B．オープンニコル．（b）角閃石斑れい岩（粗粒相），桶
谷橋南東 0.5 km，OG410D． オープンニコル．（c）角閃石斑れい岩（粗粒相），桶谷橋南東 0.8 km，OG409C．オープンニコ
ル．（d）角閃石斑れい岩（粗粒相），桶谷橋南東 0.8 km，OG409D． クロスニコル．（e），（f）斜方輝石単斜輝石かんらん石含有
角閃石岩（粗粒相：コートランダイト，大西山北西 0.4 km，OG116）．（e）オープンニコル，（f）クロスニコル．Pl：斜長石，
Hbl：ホルンブレンド，Cpx：単斜輝石，Bt：黒雲母，Opq：不透明鉱物，Cum：カミングトン閃石，Opx：斜方輝石，Spl：
スピネル，Ol：かんらん石．
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褐色を帯びる累帯構造が認められる．また，顕著な劈開を
示し，単純双晶が認められることがある．斜長石は半自形，
長径 4–0.2 mmで，弱い累帯構造を示すことがある．黒雲
母は，自形–半自形，長径 2.0–0.2 mm程度で，Y ≒ Z = 明
赤褐色，X = 淡褐色の多色性を示す．岩石全体としては，
斜方輝石・単斜輝石・斜長石からなるガブロノーライトの
キュムレイトが変成したものと考えられる．

かんらん石含有輝石角閃石岩（コートランダイト，第
7. 17図e，f，大西山北西 0.4 km，OG116）
主成分鉱物：ホルンブレンド（49.5 %），斜方輝石（39.5 %），
単斜輝石（10.5 %），かんらん石（0.5 %）．
副成分鉱物 : スピネル
完晶質で，最大粒径 150 mm程度のホルンブレンドオイコ
クリスト中に，かんらん石，斜方輝石，スピネルがチャダ
クリストとして包有されるオルソキュムレイト組織を示
す．ホルンブレンドのオイコクリストは，半自形–他形，
粒径 150–80 mmで，Y = Z = 褐色，X = 淡褐色の多色性を示
す．かんらん石は，粒状–不定形の他形–半自形で，粒径
1.5–<0.1 mmを示す．斜方輝石は他形でチャダクリストと
して産するほか，ホルンブレンドオイコクリストの粒間に
も産する．単斜輝石はチャダクリスト中の残晶として産
し，虫食い状ないしスポンジ状の他形結晶として産する．
この単斜輝石結晶の周囲はホルンブレンドが淡色である．
スピネルは半自形–他形，粒径<0.1 mmで，全ての鉱物中
に産する．

年代：大河原地域の苦鉄質岩類から年代値の報告はな
い．南向花崗岩と液状態で共存していた産状を示すこと
から，その活動時期は南向花崗岩と同時期と推察される．

7. 5　地質構造と深成–変成–変形作用

大河原地域の領家深成岩類は，大河原地域分布域の西
側では北東–南西方向の走向を示す片麻状構造を有し，東
方の中央構造線に近づくにつれて，北北東–南南西走向
へ漸移的に変化し，中央構造線とほぼ平行となる．こう
した構造は先行研究において既に認識されており（例え
ば，Yamada，1957），本研究の観察結果はこれに矛盾しな
い．更に，領家深成岩類中の捕獲岩として産する領家変
成岩類の構造もこれと概ね調和的である．
領家変成岩類は，大河原地域外の中部地方においては，
美濃丹波帯の非変成ジュラ紀付加体に漸移することか
ら，これらが原岩と考えられている（牧本ほか，2004；
宮崎・長田，2021）．領家変成岩類が連続してまとまった
分布を示す三河地方において，その変成温度圧力は中央
構造線に向かって系統的に上昇することが報告されてい
る（例えば，Miyazaki，2010）．宮崎（2008）によると，三河
地方御油地域の領家変成岩類は，低変成度側から順に，

黒雲母帯・カリ長石珪線石帯・ざくろ石菫青石帯に分帯
され，そのアイソグラッドは中央構造線及び片理の方向
とほぼ平行である．それぞれの変成圧力・温度条件は，
黒雲母帯：2.9–3.7 kbar・506–593 ℃，カリ長石珪線石帯：
3.7–4.3 kbar・574–709 ℃，ざくろ石菫青石帯：4.3–5.7 
kbar・715–801 ℃と見積もられている（Miyazaki，2010）．
Hayama（1962），Hayama（1964a，b）に基づくと，大河原
地域の北西端付近から北西に向けて領家変成岩類のまと
まった分布が示されており，その南東端（大河原地域の
北西端）は，第 2珪線石帯に分布されている．この第 2珪
線石帯とは，白雲母と石英との反応で生成したフィブロ
ライトが出現する領域であり，この反応は御油地域にお
ける黒雲母帯とカリ長石珪線石帯との間に定義される反
応（宮崎，2008；Miyazaki，2010）と同じである．従って，
大河原地域の北西端付近には，カリ長石珪線石帯の変成
岩類が分布していることとなる．大河原地域周辺では，
カリ長石珪線石帯の南東端は領家深成岩類の貫入によっ
て切られており，より高圧・高温の変成条件の想定され
る変成岩類，即ち，ざくろ石菫青石帯の変成岩類のまと
まった分布はない．しかしながら，Nakamura et al.，（2022）
は，大河原地域の領家深成変成岩類の東端付近のマイロ
ナイト帯の変成泥岩から，4.6–5.6 kbar・650–790 ℃の御
油地域におけるざくろ石菫青石帯と同程度の最高変成圧
力・温度条件を見積もっていることから，大河原地域よ
り北西に続くカリ長石珪線石帯の南東に位置する大河原
地域には，領家深成岩類の貫入以前にはざくろ石菫青石
帯の領家変成岩類が分布していたものと推定される．
御油地域におけるカリ長石珪線石帯とざくろ石菫青石
帯との間は，珪線石+黒雲母+石英 = カリ長石+ざくろ石
+菫青石+水の反応で定義される．大河原地域の稜線付近
やいくつかの岩体を除いた領家深成岩類中の捕獲岩は，
ざくろ石+菫青石の鉱物組合せを有し珪線石を欠く．こ
のことは，大河原地域よりも北西に分布するカリ長石珪
線石帯の南東に分布していた，ざくろ石菫青石帯の構成
岩を領家深成岩類が捕獲したためであると考えられる．
その一方で，それらの領家変成岩類の捕獲岩には，珪線
石を欠くものの，ざくろ石も欠き，カリ長石+菫青石の
組合せを示すものもある．このことは，ざくろ石+菫青
石の鉱物組合せを示すものも含め，領家深成岩類に捕獲
されることにより，その接触変成作用により，御油地域
のカリ長石菫青石帯相当の変成作用を受けたことを意味
すると思われる．一方，変成岩類から推定される地殻構
造が中央構造線方向に深部に向けて成層しているからと
いって，領家深成岩類もその状態で貫入したとは限らな
い．マグマの流動・対流等を考慮すると，捕獲岩体がカ
リ長石珪線石帯の南東に位置していても，全く別の場所
でマグマに取り込まれた可能性もある．花崗岩質のマグ
マは，その貫入・定置の段階では，一般に母岩に入った
割れ目を通じて貫入し，周囲の母岩をブロック状に取り
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込むストーピングによってその貫入場を確保すると考え
られている（例えば，Petford et al.，2000）．そのような場
合においては，花崗岩質のマグマは一般的に粘性が高い
ため，ブロック状に取り込まれた捕獲岩が大きく移動す
ることは考えにくい．従って，領家深成岩類中の変成岩
類捕獲岩体は，若干の移動はあるにしても，概ねその場
で取り込まれたとみなして良いものと考えられる．
領家深成岩類中の変成岩類捕獲岩体のうち，カリ長石

+菫青石+珪線石の組合せを持つものについては，カリ長
石珪線石帯の変成岩類が接触変成作用を被ったと考える
には，前述のざくろ石菫青石帯起源のものとの分布関係
が整合的に説明できない．稜線部以外に分布するカリ長
石+菫青石+珪線石の組合せを持つ変成岩類は，いずれ
も苦鉄質岩類の岩体の近傍に位置している．それらの変
成岩捕獲岩体の中には，接触変成作用によって形成され
たと考えられる，高温型の菫青石であるインディアライ
トの仮像を含み ，強い接触変成作用を受けたことが示唆
される．これらのことは，苦鉄質岩体（苦鉄質マグマ）の
近傍では，より高温状態にさらされたか，あるいは高温
状態が持続し，ざくろ石菫青石帯からのある種の後退変
成作用がより完全に進行するとともに，御油地域よりも
やや高圧で接触変成作用が生じたためにカリ長石+菫青
石+珪線石の組合せを持つ変成泥岩となったものと推定
される．
ざくろ石菫青石帯の変成作用は領家変成岩類の広域変
成作用よりも低圧で深成岩類による接触変成作用が生じ
たことを示唆している．従って，大河原地域の領家深成
岩類は，領家変成岩類のピーク変成作用が生じた地殻構
造当時の深度に貫入・定置したものではないと考えられ
る．大河原地域並びに周辺地域の深成岩類の冷却年代で
ある各種鉱物のK–Ar及びRb–Sr年代は，概ね 77–60 Ma
頃を示しており，最も若い 60 Ma頃には黒雲母の閉鎖温
度である約 300 ℃を下回ったと解釈される．一方，大河
原地域の領家深成岩類で最も若い南向花崗岩は，固結年
代として 72.6 ± 0.9–71.6  ± 1.0 MaのウラニナイトCHIME
年 代（Yokoyama et al.，2016）を 示 す．Nakamura et al.，
（2022）は，大河原地域のマイロナイト帯は最後の火成活
動の直後に形成され，69–67 Maと 66–64 Maの 2つのス
テージのマイロナイト化作用が生じたとしている．マイ
ロナイト帯の詳細については第 9章で記述するため，こ
こでは火成作用と地質構造との関連について簡潔に記述
する．大河原地域周辺の先行研究とあわせて整理すると，
領家深成岩類の片麻状構造には以下の特徴がある．（1）
ほぼ全ての岩相に片麻状構造が認められ，その走向は西
部から東部へ向け，中央構造線あるいはマイロナイトの
構造に収斂していく．（2）非持トーナル岩は見かけ上，最
も強い片麻状構造を示し，南向花崗岩は東の中央構造線
に近づくほど片麻状構造が強くなり，眼球片麻岩状とな
る．（3）想定されるマイロナイト化作用の開始期は，南向

花崗岩の固結直後である．相対的に早期に固結した非持
トーナル岩の片麻状構造がマイロナイト化直前まで固結
していなかった南向花崗岩と調和的であるということ
は，以上のこととあわせて考えると，固結前・固結後の
時期の違いはあるにせよ，最終的にマイロナイト化につ
ながる差応力の下で，全ての深成岩類の片麻状構造が形
成されたことを示唆する．
ここで，領家変成岩類の片理はピーク変成作用時に形
成されたものであり，マイロナイト化作用で形成された
ものではない．従って，領家変成岩類の片理面と深成岩
類の片麻状構造とは調和的である必然性はなく，捕獲岩
体自体が回転する等して斜交することもあり得るはずで
ある．しかしながら，実際には，領家変成岩類の層理面・
片理面は周囲の深成岩類の片麻状構造と概ね一致してい
る．層理・片理を有する変成岩類は，しばしば野外での
産状に認められるように，それらの面に沿ってマグマの
貫入を受けやすい一方で，それに直交する方向には貫入
を受けにくい，あるいは割れにくい性質をもつ．このこ
とから，花崗岩質マグマが変成岩類に貫入した際に，一
定程度の大きさの平板状の岩塊として変成岩類が捕獲さ
れたものと想定される．そのため，そうした平板状，直
方体状，あるいは紡錘体状の岩塊が，マイロナイト化作
用につながる一定の差応力の下で片麻状構造と調和的に
配列し，現在のように領家変成岩類の層理面あるいは片
理面と深成岩類の片麻状構造とが概ね調和的になったと
考えるのが合理的である．実際に，詳細にみると変成岩
類の片理と周囲の深成岩類の片麻状構造が若干斜交する
部分は少なからず存在する．
南向花崗岩細粒相や苦鉄質岩類の中には，単一の露頭
内で鉱物組合せ・量比が変わらず，粒度だけが数 10 cm
の範囲で著しく変化する産状が存在する．苦鉄質岩類中
に認められるこのような組織は，varitextured gabbroと呼
ばれ，オフィオライトや高速拡大海嶺のシート状岩脈群
直下のメルトレンズや，低速拡大海嶺の斑れい岩類に知
られている（例えば，MacLeod and Yaoancq，2000）．こう
した地域はメルトレンズとその周囲との間に急な温度勾
配が存在し，温度境界層（thermal boundary layer）付近で
結晶の不均質な核形成が生じることがvaritextured gabbro
の原因の一つと考えられている．大河原地域において急
激な粒度変化を示す南向花崗岩細粒相と苦鉄質岩類とは
ソリダス温度が異なるため，これらが同一の温度条件で
ある必要はないが，南向花崗岩細粒相については，粗粒
相よりも僅かに分化した全岩化学組成を示し（山崎，
2025），相対的に細粒で北西側に分布すること，粗粒相に
貫入する場合もあることから，地殻のより浅部の，南向
花崗岩粗粒相の分化残液に相当する部分と想定される．
苦鉄質岩類についても，急激な粒度変化が観察される桶
谷橋付近の岩体より北西あるいは西では細粒相として産
することから，この部分が，オフィオライトや高速拡大
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海嶺において，火山岩的な組織を示すシート状岩脈群と，
varitextured gabbroを形成するメルトレンズの境界（温度
境界層）に相当するような温度条件にあり，東側あるい
は南東側がより深部に相当したものと思われる．従って，
これらのことは，領家深成岩類の貫入・定置深度や貫入

時の地殻構造が，領家変成岩類の主変成作用時と全く同
じである必要はないものの，大局的には北西あるいは西
側が浅部，南東あるいは東側が深部に相当する地質構造
を見ているものと推察される．
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第 8章　第 四 系

（中村佳博）

大河原地域の第四系は分布が狭いものの，山間地を流
れる河川沿いまたは傾斜地に点在する．主に段丘堆積物，
地すべり堆積物，岩石氷河堆積物，沖積錐堆積物，谷底
低地堆積物及び現河床堆積物に区分される．

8. 1　段丘堆積物（t）

大河原地域では，段丘地形の分布について国土地理院
が公開している 5 mメッシュDEMから再構築した傾斜量
図，疑似カラーCS立体図及び 1960年代の航空写真判読
の結果を総合して判読した．判読の結果，塩川・鹿塩川
合流部左岸地区，落合地区，釜沢地区の 3地点で段丘地
形が認められた．いずれの段丘面も現河床堆積物や谷底
低地堆積物が成す面よりも 1段高く（第 8. 1図），1960年
代の航空写真ではいずれも段丘崖の地形を確認できた．
ただし，現在は土地改変が進んでおり，露出も悪く段丘
堆積物の露頭を大河原地域内で確認できなかった．
分布：大鹿村塩川・鹿塩川合流部の左岸地区（第 8. 1図
a），大鹿村落合地区，大鹿村釜沢地区（第 8. 1図b）に認
められる．
層厚：釜沢地区で層厚は約 3 m（国土地盤情報検索サイ
トKuniJiban，2023）．現河床と段丘面の比高は，大鹿村塩
川・鹿塩川合流部左岸で約 10 m．大鹿村落合地区では約
5 m．大鹿村釜沢地区で約 10 mである．

層序関係：ボーリングコアの記載に基づくと，基盤の三
波川変成コンプレックスもしくは領家深成変成コンプ
レックスの基盤岩を不整合で覆うと推定される（国土地
盤情報検索サイトKuniJiban，2023）．
層相：大鹿村釜沢地区ではボーリングコア資料から段丘
堆積物の記載が報告されている（国土地盤情報検索サイ
トKuniJiban，2023）．その報告によると，本堆積物は暗灰
色の砂礫層からなり，基質は中砂（0.85–0.25 mm）で直径 
0.5–3 cm程度の亜角～亜円礫を含み，礫の最大径は約 4 
cmである．
年代・対比：上伊那南部及び下伊那地域では，天竜川沿
いの段丘面は低位段丘から高位段丘まで複数の面が認識
されている（下伊那地質誌編集委員会，1976；田中・寺
平，1983）．これらの段丘面区分において，小渋川沿いに
分布する低位段丘面は「追引面」とされている．この低位
段丘面が大河原地域の小渋川上流地域の大鹿村地域内に
も連続している可能性が高く，本段丘堆積物の成す面は
追引面に相当する可能性がある．この低位段丘面は，赤
バミと呼ばれる新期御岳上部テフラ層の下部を構成する
テフラの三岳スコリア層（MtS：竹本ほか，1987；別名：
Pm-IV）に覆われる辻沢面よりも新しい段丘面である（田
中・寺平，1983）．MtSの年代は約 5.7万年前とされてい
ることから（竹本ほか，1987），追引面はこれよりも新し
い段丘面と判断される．以上の天竜川地域の段丘面区分

第 8. 1図　大鹿村地域で観察される代表的な段丘面
（a）釜沢地区から望む段丘面．現在はリニア新幹線工事の残土置き場として地形は完全に改変されている．（b）鹿塩地区に確
認できた段丘面．谷底低地堆積物よりも 1段上に段丘崖を伴い平坦面が形成されている．段丘面は田畑として利用されてい
る．
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を基に，大河原地域に分布する段丘堆積物を上部更新統
と推定した．

8. 2　地すべり堆積物（ld）

大河原地域において，国土地理院が公開している 5 m
メッシュDEMから再構築した傾斜量図，疑似カラーCS
立体図，空中写真を用いて大規模な地すべり移動体を数
多く確認した．地すべり移動体の分布域は，周囲の斜面
よりも傾斜量が小さくなっており，平坦面の上方は湾状
の崩落崖地形が形成されている（第 1. 8図，第 1. 9図）．よ
り詳細な地すべり地形に関する記載は，第 1. 3節にて紹
介している．本報告では，明瞭な緩斜面かつ野外で岩屑
移動体を複数確認している地域（特に集落・田畑・牧場）
を地すべり堆積物（ld）として地質図に表記している．一
方で地形判読のみで明瞭な崩落崖と地すべり移動体を判
読した場合は，点線として地すべり移動体の分布を表現
している．
分布：黒川沢ユニット・御荷鉾ユニットが分布する中央
構造線以東に多く発達する特徴を示す．超苦鉄質岩類及
び塊状変成玄武岩の分布域に対応して大規模な地すべり
堆積物が分布することが多い．
層序関係：基盤岩である三波川変成コンプレックス・秩
父付加コンプレックス，戸台層を不整合に覆う．
層相：本堆積物は，淘汰の悪い岩屑であり，礫，砂及び
シルトからなる．岩屑の種類や形状は母岩の岩相に強く
左右される．大鹿村入谷地区では，地すべり対策工事と
して 76箇所のボーリング調査が実施されている．入谷地
区の崩落崖周辺のボーリングコア試料から地すべり移動
体内部の堆積物の厚さは，地すべり移動体縁辺部では基
底面から 10 m以下，地すべり移動体中央部では 20–46 m
と報告されている．礫種は変成玄武岩（緑色岩）を主体に
超苦鉄質岩類（蛇紋岩）・泥質片岩・珪質片岩からなる
（国土地盤情報検索サイトKuniJiban，2023）．また基盤岩
は，強風化した苦鉄質（緑色）片岩・泥質（黒色）片岩・変
成玄武岩（緑色岩）及び超苦鉄質岩類（蛇紋岩）とされ，風
化した三波川変成コンプレックス起源の変成岩と推定さ
れる（国土地盤情報検索サイトKuniJiban，2023）．

8. 3　岩石氷河堆積物（g）

大河原地域では，岩屑からなり形態的に氷河に類似す
る舌状の地形が認められる．これは岩石氷河によって形
成された岩石氷河堆積物と解釈され，森林限界（標高
2,650 m付近）以上の赤石山脈主稜線に限定的に発達する
（式，1961；小野，1975；池田・西井，2011）．岩石氷河と
は，小規模な氷河に類似する角礫からなる舌状ないし耳
たぶ状の地形と定義されており，その特徴として高山に
分布することや，表面に溶岩流で見られるような多数の

稜線と溝からなる「しわ」が観察される（松岡，1998）．本
報告では，これまでの研究によって赤石山脈で認定され
た岩石氷河を岩石氷河堆積物として地質図に表記してい
る．
分布：三峰岳南面岩石氷河（式，1961；青山，2002；池田・
西井，2011；第 8. 2図a）・三峰岳北面岩石氷河（式，1961；
青山，2002；池田・西井，2011）・荒川東岳（悪沢岳）カー
ル岩石氷河（青山，2002）が，大河原地域内で報告されて
いる．三峰岳南面岩石氷河では，カール底が長径数 10 
cm–数 mの岩塊に覆われており，その岩塊は更に下流側
に舌状に伸び，全長はカール内の崖錐下端から約 400 m
にわたる（池田・西井，2011；第 8. 2図a）．三峰岳北面岩
石氷河で発達する耳たぶ状地形の長さは 130 mとなる
（池田・西井，2011）．荒川東岳カール岩石氷河では，カー
ル西側の耳たぶ状地形・カール中央部の舌状地形・カー
ル東側の耳たぶ状地形が岩石氷河と認定されており，傾
斜方向への長さは 224 mと判定されている（青山，
2002）．
層厚：三峰岳北面石氷河では，厚さ約 10–13 mの岩石氷
河堆積物の露頭が報告されている（Matsuoka and Ikeda，
1998；青山，2002）．
層序関係：基盤岩の四万十付加コンプレックスを不整合
に覆う．
層相：上部 2–3 mは基質を欠くオープンワークの岩塊層
となっており，その下部は基質の砂を含む層厚 10–11 m
のより細粒な岩屑層となる（Matsuoka and Ikeda，1998;青
山，2002）．上部の岩塊層を構成する礫の最大長径は 220 
cmで平均長径は 40 cmである（青山，2002）．
年代：三峰岳北面及び南面のカール地形は，間ノ岳周辺
で大きく新旧 2期に分けられる氷食地形のうち，新規の
地形に対応し（小野，1975；五百沢，1979），他の山域の氷
河地形との対応関係から，海洋酸素同位体ステージ 2
（MIS 2）に形成されたと考えられている（小野，1975；池
田・西井，2011）．三峰岳南面岩石氷河及び三峰岳北面岩
石氷河の基質を構成する灰色シルトから細礫層のうち，
基盤岩直上の細粒な層準 6試料から 14C年代が報告され
ている．これらの 14C年代を基に三峰岳南面岩石氷河は
遅くとも完新世初頭には下端が現在の位置まで到達して
いたこと，三峰岳北面岩石氷河の形成は最終氷河期最盛
期から完新世初頭の年代であると推定されている（池
田・西井，2011）．

8. 4　沖積錐堆積物（ac）

急傾斜な河床勾配が減少する山地内の小谷の出口付近
や谷底に生じる小規模な扇状地状の堆積物を沖積錐堆積
物と認定した．大河原地域では，水流運搬された未固結
な堆積物から構成されており，淘汰の悪い斜面基盤由来
の亜角礫・亜円礫からなる礫支持の礫層からなる．完新
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第 8. 2図　代表的な岩石氷河，沖積錐堆積物及び現河床堆積物の産状
（a）三峰岳南方に形成する岩石氷河．（b）北荒川を閉塞する大規模土砂崩れと沖積錐堆積物．（c）東池ノ沢の崩落で形成され
た沖積錐堆積物．（d）鹿塩川の現河床堆積物．

世以降に形成されたものが多いと推定されるが年代を制
約できる資料はない．層厚は数 10 m以内で，昨今の豪雨
災害によって一部河川や林道を閉塞する沖積錐堆積物
が，三峰川・荒川・大井川中俣周辺で観察された（第 8. 2
図b–c）．
南隣赤石岳図幅内の大井川本流部でも多数の沖積錐堆
積物が報告されており，「赤崩」と呼ばれる崩壊地は，最
大横幅約 900 mで崩壊面積は約 39 haに及ぶ（池田ほか，
1993）．池田ほか（1993）の赤崩に関する記載に基づくと，
北東–南西走向で北西に60˚以上傾斜した四万十付加コン
プレックスの砂岩・頁岩互層で崩壊が発生した．沖積錐
を構成する堆積物は，大礫を主体とする角礫からなり，
一つのローブの中で逆グレーティングを形成し表層部で
最も粗くなる．表層礫層は，空隙に細粒物質が極めて少
ない透かし礫岩である．一方で，下方に向かうにつれて
細粒物質が増えるが空隙を充填しつくすほどではなく，
礫と礫が接した礫層となる．これらの大規模崩壊地に
よって形成された沖積錐堆積物は，谷壁斜面を構成する
四万十付加コンプレックスの地層による岩盤クリープ
や，線状凹地の形成と重力性断層に関連して形成された
と示唆されている（久田・新藤，1982）．

8. 5　谷底低地堆積物（v）

大河原地域で確認される谷底低地堆積物は，上流域に
露出する基盤岩・崖錐堆積物などを起源とする砂，泥，
及び礫からなる．地形断面図で段丘面とは異なり明瞭な
段丘崖が識別できず，現河床面に連続して緩傾斜する面
に分布する堆積物を谷底低地堆積物として示した．平坦
地が少ない大鹿村大河原地区・鹿塩地区そして鹿塩川や
青木川沿いでは，田畑や居住地域として広く利用されて
いる．大河原地域では，鹿塩川流域の儀内路地区・鹿塩
地区・西地区・大河原地区，青木川沿いの下青木地区・
上青木地区・小渋川沿いの沢戸地区・上蔵地区に点在す
る．いずれも山地地形が緩傾斜になり，大規模な地すべ
り堆積物・沖積錐堆積物が見られる河川沿いに対応す
る．

8. 6　現河床堆積物（rb）

現河床堆積物は，青木川・小渋川・鹿塩川・三峰川・
大井川西俣・東俣の河床に分布する．河床勾配が緩やか
になる地域や峡谷が部分的にポケット状に広がる地域に
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現河床堆積物が広がる．また，三峰川・小渋川等では，水
力発電のための取水口及び大規模堰堤付近にも現河床堆
積物が広く分布する．本堆積物は，上流域に露出する基
盤岩・崖錐堆積物などを起源とする砂，泥及び礫から構
成される．鹿塩川女高地区の堰堤上流部では，現河床堆
積物の断面が露出する小露頭が観察される（第 8. 2図d）．

ここでは，層厚 0.5 m程度の礫支持の礫層と層厚 1.5 m程
度の基質支持の礫層が，基盤岩を不整合に覆う．礫は，
径 10–30 cmであり，領家深成変成コンプレックス起源の
マイロナイト・花崗岩類及び三波川変成コンプレックス
起源の泥質片岩・苦鉄質片岩・変成玄武岩から構成され
る．
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第 9章　地質構造

（中村佳博・高橋　浩）

大河原地域の主要な地質構造を第 9. 1図に示す．地質
構造について，主要な構造線及び断層に関して中央構造
線（第 1節），仏像構造線（第 2節），戸台構造帯（第 3節），
ユニット境界断層（第 4節），その他の主要な断層（第 5
節）の順に記述する．

9. 1　中央構造線

中央構造線は，1885年にナウマンが西南日本外帯と内
帯の境界として中央線（Median Line）を提唱して以来，西
南日本の基盤岩の地質構造発達史を議論する上で最も重
要な構造線として多数の研究が実施されてきた．中でも
大河原地域の中央構造線西側の領家深成変成コンプレッ
クスに広く分布する「鹿塩マイロナイト」は，Harada
（1890）が「鹿塩片麻岩」と名付けてから，多数の岩石学的
及び構造地質学的な研究成果が報告されている．約 100
年以上に渡る中央構造線に分布する圧砕岩類（マイロナ
イト・ウルトラマイロナイトなど）に関する歴史的な研
究背景に関しては，大友（1996）を参照されたい．本報告
では 1）中央構造線の延性変形，2）中央構造線の脆性変
形，3）活断層としての中央構造線に関して，大河原地域
を中心に最近の研究成果を報告する．

9. 1. 1　中央構造線の延性変形

9. 1. 1. 1　鹿塩せん断帯
中央構造線は西南日本内帯と外帯を区分する日本最大
の地質境界であり，長さは 1,000 kmを越える．大河原地
域では，中央構造線の変形史の中でも最初期（鹿塩時階）
の活動によって形成した約 1 km幅の延性変形帯が，中央
構造線西側の領家深成変成コンプレックス中に発達す
る．この中央構造線西側に発達する延性変形帯を先行研
究に従い，「鹿塩せん断帯」と呼ぶ（Michibayashi，1993；
Michibayashi and Masuda，1993；Nakamura et al.，2022）．
大河原地域における鹿塩せん断帯分布域は，後述する
「領家南縁せん断帯」のT帯–C帯（原ほか，1977）やM帯
（高木，1984）とおおよそ一致する．本報告の鹿塩せん断
帯は，中央構造線から西に約 1,000 m離れた付近に出現
する圧砕岩類の再結晶石英粒径の急激な減少地点を構造
境界に設定し，地質図に表記している（第 9. 1図）．野外
では長石から構成されるポーフィロクラストが観察され
る圧砕岩類と片麻状花崗岩類（南向花崗岩及び非持トー

ナル岩）との境界におおよそ対応する．また，この鹿塩
せん断帯内部に発達する領家深成変成コンプレックス起
源の圧砕岩類を「鹿塩マイロナイト」と呼ぶ．なお高木・
小林（1996）に基づく断層岩区分に基づくと，「マイロナ
イト」の分類から外れる圧砕岩類（ウルトラマイロナイ
ト，プロトマイロナイト等）も鹿塩せん断帯内部に分布
するが，便宜的に一括して「鹿塩マイロナイト」と呼んで
いる．

9. 1. 1. 2　鹿塩せん断帯の研究史
鹿塩せん断帯に分布する鹿塩片麻岩は当初，斑状緻密
岩・ヘレフリンタ様緻密岩・ポーフィロイド様岩・ヘレ
フリンタ様岩と記載されており，マグマが完全に固結す
る前に早期に晶出した鉱物が破砕流動した火成岩組織
（プロトクラスティック）であるという説（端山ほか，
1963；端山・山田，1973；杉山，1973）・堆積岩由来の変
成岩である説（小野，1977；1981）・交代作用によって形
成した混成岩である説（Hashimoto，1955）などが提唱さ
れていた．その後マイロナイトが深所の延性領域で形成
する断層形成モデルと断層岩類の記載的分類（Sibson，
1977）が確立して以降，中央構造線沿いに分布する「鹿塩
片麻岩」は主に延性変形によって形成した「マイロナイ
ト」であることが広く認められるようになった（大友，
1996）．
このような研究背景の下で，原ほか（1977）は，紀伊半
島から中部地方領家帯南縁に発達する中央構造線延性変
形帯の構造地質学的研究から「領家南縁せん断帯」を提
唱した．領家南縁せん断帯に発達するマイロナイトは，
再結晶石英粒径と変形組織に応じて更に 3つの領域；せ
ん断帯縁辺部で再結晶石英粒径の減少が緩やかな領域
（M帯），再結晶石英粒径が急激に減少する領域（T帯），
中央構造線付近に発達する細粒の再結晶石英が分布する
領域（C帯）に細分されている．領家南縁せん断帯は，紀
伊半島出合地域で約 6.5 km，鹿塩地域で約 3 km，高遠図
幅地域で 1 kmとなり，東ないし北に向かって狭くなる
（原・横山，1974）．そしてHara et al.（1980）は，各地の
領家南縁せん断帯では中央構造線に向かって，再結晶石
英粒子の平均粒径減少，定向配列の変化，再結晶粒子の
アスペクト比が大きくなる傾向を明らかにした．
大鹿村地域の鹿塩マイロナイト中の再結晶石英粒径
は，中央構造線西側から 1 kmくらいまで緩やかに減少
し，1 km以内から急激に減少して細粒になる傾向が多数
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報告されている（原ほか，1977；高木，1984；Takagi，
1986；林・高木，1987；Michibayashi and Masuda，1993）．
高木（1984）は，高遠–市野瀬図幅地域で詳細な鹿塩マイ
ロナイトの記載を行い，再結晶石英粒径及び変形微細構
造に基づき片麻岩帯（G帯），マイロニティック片麻岩
（MG帯），ブラストマイロナイト及びマイロナイト帯（M
帯）に変形分帯を区分した．この分帯の中で最も変形が
強いM帯は，必ずしも常に中央構造線に近い鹿塩マイロ
ナイトほど石英粒径が細粒であるとは限らず，M帯の中
で再結晶石英粒径が変動することが確認されている．そ
の後Takagi（1986）及び林・高木（1987）は，鹿塩マイロナ
イト中の石英C軸ファブリックの解析，ポーフィロクラ
ストの非対称プレッシャーシャドーやマイカフィッシュ

等の変形微細構造の記載，せん断センスの解析が実施さ
れ，後期白亜紀の中央構造線が大規模な左横ずれせん断
運動によって形成したことを明らかにした．

Michibayashi（1993）は，中部地方の中央構造線に分布
するマイロナイト帯を特に「鹿塩せん断帯」と呼び，大河
原地域の地獄谷を含む鹿塩せん断帯の横断ルートで鹿塩
マイロナイトの再結晶石英粒径を多数測定した．その結
果，多くの地域で中央構造線に向かって再結晶石英粒径
はログノーマル（log-normal）分布を示しながら平均粒径
が 37 ± 5 μmに収束することを明らかにした．この再結
晶石英粒径が鹿塩せん断帯における動的再結晶時の定常
粒径（Steady-state grain size：Ds）として判断されており，
古差応力計を用いた変形応力は 25–100 MPaと見積られ

第 9. 1図　大河原地域の主要な断層・褶曲の分布
波線は，鹿塩せん断帯の分布域を示す．点線を境界にD1マイロナイト帯とD2マイロナイト帯に区分される．黒丸は，大
河原地域内で確認した中央構造線露頭．
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た．更にMichibayashi and Masuda（1993）は，中央構造線
から約 400 m離れた領域から再結晶石英の平均粒径が急
激に減少し，この境界から長石類が延性変形から脆性変
形へ遷移することを明らかにした．これらの変形微細組
織と再結晶石英の平均粒径の特徴から，鹿塩せん断帯を
高温（>450 ℃）及び低温（<300 ℃）せん断帯の 2段階に細
分している．前者の高温せん断帯は，後期白亜紀に領家
深成岩類の地下深部での定置と上昇に伴う急激な温度低
下によって形成されたと指摘されている．その後，岩体
の上昇に伴うさらなる温度低下によってより狭い領域で
歪集中（Strain localization）が起き，中央構造線中軸部
（400 mより内側）に低温せん断帯が形成されたと主張し
ている（Michibayashi and Masuda，1993）．

9. 1. 2　鹿塩せん断帯の内部構造
鹿塩せん断帯は，上述したように，マイロナイト中再
結晶石英の変形温度及び変形ファブリック等の微細変形
組織に基づき，高温せん断帯（high-T shear zone）及び低温
せ ん 断 帯（low-T shear zone）に 細 分 さ れ て い る
（Michibayashi and Masuda，1993）．ただし延性変形は変
形温度だけではなく歪速度にも依存しているため，変形
温度条件を変形分帯名に取り入れるのは不適切である
（Passchier and Trouw，2005）．そこで，大河原地域で認め
られた 2段階の延性変形段階に基づき，D1及びD2マイ
ロナイト帯と変形区分名が変更された（Nakamura et al.，
2022）．本報告もNakamura et al.（2022）の区分に従う．ま
たD1マイロナイト帯及びD2マイロナイト帯に発達する
圧砕岩類をそれぞれD1マイロナイトとD2マイロナイト
と定義する．
鹿塩せん断帯に発達する圧砕岩類の特徴として，
数mmから数cmに及ぶ長石ポーフィロクラストが特徴の
黒色マイロナイト中に，灰白色–白色の優白質細粒部が
数cmから数m間隔で縞状に分布する．このような優白質
細粒部で特にポーフィロクラストが肉眼で観察できない
岩相をウルトラマイロナイトバンドと認定し，各露頭で
産状記載した．鹿塩せん断帯を構成するD1及びD2マイ
ロナイト帯は，野外で観察できるこのウルトラマイロナ
イトバンド及び淡緑色カタクレーサイトの出現によって
定義した．野外で見られる縞状構造は，有色鉱物（特に
普通角閃石，緑れん石及び黒雲母）の量比に依存してお
り，中央構造線へ向かって縞状構造の間隔が狭くなる．
また縞状構造が発達するにつれて，淡緑色の特徴的な変
質作用を受けたマイロナイト及びカタクレーサイトの分
布の発達が顕著となる．この変質作用は，脆性変形時の
大規模な流体流入に関連しており，延性変形と直接的な
関係性が薄いと示唆されるが，野外調査における特徴的
な産状であるため細分の定義に加えている．以上の定義
によって野外で確認したD1及びD2マイロナイト帯，及
びその境界線を緑点線で地質図に表記している（第 9. 1

図）．延性変形帯で観察されるD1マイロナイト及びD2
マイロナイトの野外産状・変形微細構造・再結晶石英C
軸ファブリック等の詳細な記載は以下に紹介する．

9. 1. 2. 1　D1 マイロナイト
D1マイロナイトは，数mmから数cmに及ぶ長石ポー
フィロクラストが特徴の黒色–淡緑色のマイロナイトで
ある．D1マイロナイトの原岩は，中粒–粗粒片麻状角閃
石黒雲母トーナル岩，角閃石黒雲母花崗閃緑岩（非持
トーナル岩），細粒–粗粒黒雲母モンゾ花崗岩及び黒雲母
花崗閃緑岩（南向花崗岩），細粒角閃石斑れい岩及び石英
閃緑岩である．いずれの岩相も延性変形の影響によって，
石英長石類から構成される灰白色–白色の優白質細粒部
と有色鉱物（特に普通角閃石，緑れん石及び黒雲母）が集
積する優黒質部が，数cmから数m間隔で縞状構造を形成
しており，D1マイロナイトの原岩を一つの岩相として認
定することは困難である．ただし地質図に原岩を表記す
るため便宜上，大河原地域内では細粒–粗粒黒雲母モン
ゾ花崗岩及び黒雲母花崗閃緑岩（南向花崗岩）を，D1マ
イロナイトの支配的な岩相として表現している．北部の
市野瀬図幅地域では，片麻状角閃石黒雲母トーナル岩及
び角閃石黒雲母花崗閃緑岩（非持トーナル岩）が支配的
な岩相である（高木，1984）．またD1マイロナイト帯中
には，領家深成変成コンプレックスの変成泥岩及び変成
砂岩起源のマイロナイトも含まれている．地質図では変
成泥岩・変成砂岩・石英閃緑岩体（苦鉄質岩類細粒相）
は，側方へ 0.5–2.1 km以上連続する小–大規模岩体とし
てD1マイロナイト帯中に表記している．
野外でD1マイロナイトは，黒雲母，白雲母及び普通
角閃石の定向配列から定義されるマイロナイト面構造が
中央構造線に向かって強く発達する．このマイロナイト
面構造は，北北東–南南西から北東–南西走向で，傾斜は
60–90˚の姿勢を示す．この面構造に対して，原岩の中
粒–粗粒片麻状角閃石黒雲母トーナル岩（非持トーナル
岩）や黒雲母花崗閃緑岩（南向花崗岩）に発達する片麻状
構造の姿勢は，僅かに北東–南西方向に回転している（第
9. 2図a）．中央構造線の一般走向に対する面構造のなす
角度を取ると，中央構造線に近づくにつれて反時計回り
に回転し，傾斜角も高角度に変化する（第 9. 3図）．北
東–南西方向の姿勢であった領家深成変成コンプレック
スの片状構造が中央構造線の姿勢（北北東–南南西方向）
へ収斂していく大構造は，先行研究でも報告されており，
大河原地域でも同様の地質構造を確認した（山田ほか，
1974；端山・山田，1973；Hara et al.，1980；林・高木，
1987）．
顕微鏡下でD1マイロナイトは，流動変形した斜長石
や普通角閃石ポーフィロクラストが特徴的なマイロナイ
ト組織を示す（第 9. 4図a–b）．ポーフィロクラストを形
成する斜長石（第 9. 4図a）及び普通角閃石（第 9. 4図b）
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第 9. 2図　鹿塩マイロナイト帯の面構造及び線構造の姿勢
（a）鹿塩マイロナイト（Sm，Lm），領家変成岩類起源マイロナイト（Srm，Lrm），領家深成岩類（St，Lt）の面構造と線構造．（b）カ
タクレーサイト（Sc，Lc）及び断層ガウジ（Sg，Lg）の面構造及び線構造の姿勢．（c）炭酸塩鉱物脈の面構造．

第9. 3図　中央構造線の距離に対する面構造及び
傾斜変化
（a）中央構造線からの距離に対するマ
イロナイト面変化．（b）中央構造線か
らの距離に対する傾斜変化．
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第 9. 4図　代表的な鹿塩マイロナイトの変形微細構造
（a）流動変形を示すポーフィロクラスティックD1マイロナイト（b）σ組織を示す角閃石ポーフィロクラスト．左横ずれを示
す．（c）σ組織を示す斜長石ポーフィロクラスト．緑泥石のプレッシャーシャドーと再結晶しアルバイト成分に富む縁（An-
poor Pl）が形成している．（d）ミルメカイト組織が発達する斜長石ポーフィロクラスト．プレッシャーシャドーとして白雲母
が成長している．（e）変形石英リボン．片理面に斜交した伸びの方向が識別できる．（a）–（e）はいずれも左横ずれセンスを示
す．（f）亜粒界が発達しポリゴナルな再結晶石英が特徴な組織．サブグレインローテーション（Subgrain rotation：SGR）によ
る変形メカニズムが示唆される．（g）S-Cファブリックを示す領家変成岩起源のD1マイロナイト．（h）D2マイロナイトの変
形微細組織．ポーフィロクラストも細粒化し円磨度が高くなる．（i）σ組織を示すを領家変成岩起源のD2マイロナイト．ざ
くろ石以外の鉱物が細粒化している．（j）フィロナイト（Phyllonite）の内部組織．石英層と雲母層に分離している．石英集合
体は強い定向配列を示す．（k）雲母層のBSE画像（反射電子像）．緑泥石化した黒雲母と白雲母から構成されており，板状の
グラファイトも含まれる．石英，長石は 10 μm以下に細粒化している．（l）ウルトラマイロナイトの再結晶石英粒子．イレ
ギュラーな粒界が発達する．Grt：ざくろ石，Bt：黒雲母，Qz：石英，Ep：緑れん石，Pl：斜長石，Hbl：普通角閃石，Afs：
アルカリ長石，An：アノーサイト，Gr：グラファイト，Ms：白雲母，Chl：緑泥石．（c），（d），（e），（l）はクロスニコル．（a），
（f），（h），（j）はクロスニコルで検板を挿入．（b），（g），（i）はオープンニコル．
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は，σ組織やδ組織を示し，プレッシャーシャドーに再結
晶石英，緑泥石，白雲母集合体が形成している．斜長石
ポーフィロクラストは，明瞭な組成累帯構造を示しコア
からリムに向かいアルバイト成分の増加が報告されてい
る（Nakamura et al.，2022；第 9. 4図c）．普通角閃石は自
形–半自形で，Y=Z=暗帯緑褐色もしくは暗褐色，X=淡
褐色の多色性を示し，単純双晶を示す場合がある．普通
角閃石もマイロナイト中で明瞭な組成累帯構造を示し，
コアからリムに向かってTAlの増加とTiの低下に伴い，マ
グネシオホルンブレンドからチェルマック閃石へ鉱物化
学組成領域が変化する（Nakamura et al.，2022；第 9. 4図
b）．ポーフィロクラスト，マイカフィッシュ及び石英リ
ボンが示す変形微細組織はいずれも左横ずれセンスを示
す（第 9. 4図a–e）．D1マイロナイトの基質は，再結晶し
た石英，斜長石，緑れん石，白雲母，緑泥石，及び不透
明鉱物からなる．SEM–EBSD（走査電子顕微鏡–電子線後
方散乱回折）分析に基づくD1マイロナイトの再結晶石英
C軸ファブリックは，主にY集中及びシングルガードル
分布を示すことが報告されている（Nakamura et al.，
2022）．また林・高木（1987）がP-typeと呼んでいるポリ
ゴナルな再結晶石英が，亜粒界を形成しながら細粒化し
ている微細組織が発達している（第 9. 4図 f）．この変形
微細組織からサブグレインローテーション（Subgrain 
rotation：SGR）による変形メカニズムが示唆される．
領家変成岩類を起源とするD1マイロナイトは，柱状

結晶（珪線石）及び層状珪酸塩鉱物（黒雲母，白雲母，及
び緑泥石）によってS-Cファブリックを形成し，半自形の
ざくろ石及び斜長石がポーフィロクラストとして回転し
ている（第 9. 4図g）．ポーフィロクラストとして残存す
る斜長石の縁にはミルメカイト組織が発達する（第 9. 4
図d）．または斜長石ポーフィロクラストが完全にアルバ
イト–白雲母集合体に置換されている場合もある．他に
も領家変成岩類中には左横ずれセンスを示す白雲母から
構成されるマイカフィッシュが多数観察される．領家変
成岩類起源のD1マイロナイトの基質は再結晶した石英，
斜長石，緑れん石，白雲母，緑泥石，グラファイト及び
不透明鉱物からなる．

9. 1. 2. 2　D2 マイロナイト
D2マイロナイトは，中央構造線から 400–500 m以内に
分布し，野外で数mmから数cm間隔の優黒質部–優白質
細粒部からなる縞状構造を示すマイロナイトからウルト
ラマイロナイトである．縞状構造の間隔は，D1マイロナ
イト帯に比べてD2マイロナイト帯のほうが狭い特徴が
ある．優黒質部には，数mm程度の長石類から構成され
るポーフィロクラストが残存しているが，優白質細粒部
は肉眼でポーフィロクラストを確認できない．D2マイロ
ナイトの原岩は，D1マイロナイトの中でも更に石英長石
質な岩相が選択的に延性変形している．D2マイロナイト

帯にも，有色鉱物量比によってD2マイロナイト化を免
れたD1マイロナイトが残存している．
一方，領家変成岩類起源のD2マイロナイトは，石英
や雲母が多いため周囲の岩相（領家深成岩類起源のD2マ
イロナイト）よりも細粒化する場合が多い．このD2マイ
ロナイトは，黒色–褐色を示し，ポーフィロクラストが
観察できず，野外の産状は泥質片岩に近い．そのため先
行研究では三波川変成コンプレックスざくろ石帯の泥質
片岩や全く別の地質体（北川層）として記載されていた
（河内ほか，1983；天竜川上流域地質図調査・編集委員
会，1984）．Nakamura et al.（2022）では，D2マイロナイ
ト中に含まれる 10 μm以上の板状グラファイトの形態及
びそれらの結晶度が，三波川変成コンプレックス泥質片
岩中の炭質物と明瞭に区別できることを指摘している．
砕屑性グラファイトの場合は，低結晶度の炭質物と高結
晶度なグラファイトでバイモーダルなヒストグラムを示
すが，D2マイロナイト中のグラファイトは，高結晶度な
グラファイトのみのモノモーダルなヒストグラムを示
す．また残存する自形–半自形ざくろ石の鉱物化学組成
も，三波川変成コンプレックス起源ではなく領家変成岩
類の化学組成領域にプロットされており，領家変成岩類
起源のマイロナイトからウルトラマイロナイトであるこ
とを支持している（Nakamura et al.，2022）．そのため市野
瀬図幅地域（河内ほか，1983）で，中央構造線沿いに分布
する帰属不明の「北川層」は，本報告において領家変成岩
類起源のD1またはD2マイロナイトと表記している．

D2マイロナイトの面構造は，北北東–南南西走向で
60–90˚傾斜し，中央構造線の姿勢と平行である．ただし
D2マイロナイトの内部では，中央構造線の走向方向に対
して 30˚程度斜交する面構造や，40˚以下の傾斜角になる
面構造まで，姿勢に大きなばらつきが認められる（第 9. 3
図a，b）．このマイロナイト面構造のばらつきは，D2マ
イロナイトがシース褶曲等の多段階の延性変形を受けて
いる影響で，面構造が改変されているのが原因である．
ただし線構造の集中度は高く，北北東–南南西方向のト
レンドと低角度なプランジを示す（第 9. 2図a）．
顕微鏡で観察すると，基質の再結晶石英の平均粒径は

20 μm以下のものが多く，高木・小林（1996）の断層岩区
分に従うとD2マイロナイトの多くはウルトラマイロナ
イトに区分される．領家深成岩類を起源とするD2マイ
ロナイトでは，細粒化し円磨度の高い斜長石ポーフィロ
クラストが細粒な基質に残存し，左横ずれセンスを示す
（第 9. 4図h）．ポーフィロクラストの斜長石は脆性変形
を示し，その破断部に再結晶石英が充填する組織も普遍
的に観察される．普通角閃石は，ポーフィロクラストと
して残存している場合もあるが，細粒化し縁部が緑れん
石に置換されている．D2マイロナイトの基質は再結晶し
た石英，斜長石，緑れん石，白雲母，緑泥石，方解石，
黒雲母から構成される．
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領家変成岩類起源のD2マイロナイトは，ざくろ石の
みがポーフィロクラストとして残存している（第 9. 4図
i）．残存するざくろ石はコアからリムにかけて明瞭な多
段階の組成累帯構造を形成している（Nakamura et al.，
2022）．D2マイロナイトの基質は再結晶した石英，斜長
石，緑れん石，白雲母，緑泥石，黒雲母，グラファイト
及び不透明鉱物からなる．黒雲母も残存するが，緑泥石
に置換されている場合が多い．また再結晶石英層と白雲
母，緑泥石，及び方解石で構成される雲母層からなる縞
状組織を示す（第 9. 4図j）．雲母層を反射電子像で観察す
ると，定向配列した黒雲母–白雲母–緑泥石の粒界に石
英，斜長石，板状のグラファイトが充填している（第 9. 4
図k）．中央構造線境界から 100 m以内となると，D2マイ
ロナイトの再結晶石英粒子はイレギュラーな境界を示
し，平均粒子サイズは 20 μm以下となる（第 9. 4図 l）．こ
れはバルジング（BLG）再結晶機構による動的再結晶化
を示唆している．SEM-EBSD分析に基づく再結晶石英C
軸ファブリックはシングルガードル（single girdle）分布
からタイプIクロスガードル分布である（Nakamura et al.，
2022）．更に 20 μm以下の再結晶石英粒子から構成され
るD2マイロナイトは，多数の長石・雲母が再結晶粒界
で成長し，再結晶石英粒界に細粒化した長石が充填した
組織を形成する．そのため石英C軸ファブリックの変形
集中度（M-index）はピンニング効果（ピン止め効果）に
よって低下し，再結晶石英C軸ファブリックもランダム
になる（Nakamura et al.，2022）．
なお中央構造線東側の三波川変成コンプレックス中の
泥質片岩も強い延性変形を被っていることが報告されて
いる（Nakamura et al.，2022）．中央構造線境界付近の泥質
片岩では，ざくろ石やアルバイトポーフィロクラスト，
白雲母及び緑泥石から構成するS-Cファブリックが認め
られ，いずれも鹿塩マイロナイトと同様に左横ずれセン
スを示す．またSEM-EBSD分析に基づく再結晶石英C軸
ファブリックはD2マイロナイトと同様にタイプIクロス
ガードル分布を示す（Nakamura et al.，2022）．

9. 1. 3　鹿塩せん断帯形成場の制約
鹿塩せん断帯の形成は，一般的な領家深成変成コンプ
レックスの上昇モデル（例えばSuzuki and Adachi，1998）
を基に，1）領家深成岩類定置後の岩体上昇に伴う急激な
温度低下と延性変形，2）脆性塑性領域の通過に伴う低温
条件下での延性変形，という 2段階の延性変形によって
形成したことが示唆されている（Michibayashi and 
Masuda，1993）．しかし領家深成岩類の定置深度や領家
変成岩類の温度圧力条件の制約が中央構造線付近で実施
されてこなかったため，鹿塩せん断帯の形成場について
の詳細は不明であった．
近年，Nakamura et al.（2022）は，鹿塩せん断帯内部の
領家変成岩類起源のD1及びD2マイロナイトを利用した

変成温度圧力条件の制約を実施している．Nakamura et 
al.（2022）では，市野瀬図幅地域で「北川層」と呼ばれて
いたフィロナイト（phyllonite）が領家変成岩類起源のウ
ルトラマイロナイトであることを明らかにし，変成岩岩
石学に基づく最高温度圧力条件及び後退変成作用の制約
を行った．また複数の変成ステージを記録する自形のざ
くろ石を新たに報告している．従来の領家深成変成コン
プレックスの珪線石帯からざくろ石菫青石帯に産するざ
くろ石は，逆累帯構造を示すことが広く知られている
（Ikeda，1993）．実際に大河原地域でも，ざくろ石菫青石
帯に相当する領家変成岩類のざくろ石は，スペルサル
ティン成分（XSps）が核部から縁部にかけて増加する逆累
帯構造を示す．しかしNakamura et al.（2022）は，D1及び
D2マイロナイト帯で，グロッシュラー成分（XGrs）が多段
階に増加する縁部を有する自形ざくろ石が特徴的に含ま
れることを明らかにした．このざくろ石縁部の鉱物化学
組成は，Fe2+–Mn–Ca三角ダイアグラムで領家変成岩類の
ざくろ石の組成領域から，三波川変成コンプレックスざ
くろ石帯の泥質片岩に含まれるざくろ石の組成領域まで
鉱物化学組成が連続的に変化する特徴がある（Nakamura 
et al.，2022）．更にNakamura et al.（2022）は，延性変形を
被っていない領家変成岩類中の白雲母に対してマイロナ
イト面を形成する再結晶白雲母のSi成分が増加する傾向
（圧力が増加する傾向）を見出している．これらの分析か
ら鹿塩せん断帯のD1及びD2マイロナイトが，単純な温
度低下に伴う原岩の上昇だけでは説明できないことを指
摘した．また延性変形時に再結晶化した変成鉱物（ざく
ろ石，白雲母，黒雲母，斜長石）の鉱物化学組成を利用
して後退変成作用時の変成温度圧力条件を見積もった結
果，変成温度はシグモイド状に温度低下する一方で，変
成圧力は中央構造線に向かって最大 8 kbar付近（約 30 
km）まで圧力上昇（沈降）したことを明らかにした．
これらの変成・変形履歴を基にNakamura et al.（2022）
は，火山フロント縁辺の火成活動に関連して形成された
領家深成変成コンプレックスは前弧側の構造削剥
（tectonic erosion）によって一度沈み込み帯で沈降し，地下
20–30 kmで三波川変成コンプレックスの形成領域で定置
したと主張した．このときの沈降と沈み込み帯への移動
に伴う急激な温度低下によって幅 1 kmにわたるD1マイ
ロナイト帯が形成されたと指摘している．また三波川変
成コンプレックスが領家深成変成コンプレックスの下盤
側に底付けされたことで，さらなる温度低下と歪集中が
沈み込み境界面で発生し，D2マイロナイト帯が領家深成
変成コンプレックス側に形成したと解釈した．
実際に地質温度計によって見積もった後退変成作用時
の変成温度条件と，D1マイロナイトの再結晶石英C軸
ファブリックに基づく変形温度条件（Faleiros et al.，2016）
は，500–600 ℃でおおよそ一致する．つまりD1マイロナ
イト帯で明らかになった 500–600 ℃での変成温度と変形
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温度の一致は，後退変成作用時の温度圧力条件時に，D1
マイロナイトを形成する延性変形作用を被ったことを示
唆している．
更に 1）D2マイロナイトの再結晶石英C軸ファブリッ
クに基づく変形温度条件（Faleiros et al.，2016），2）三波
川変成コンプレックス泥質片岩中の再結晶石英C軸ファ
ブリックに基づく変形温度条件，3）三波川変成コンプ
レックス泥質片岩中のざくろ石–白雲母地質温度計に基
づく変成温度条件，4）三波川変成コンプレックス炭質物
ラマン地質温度計に基づく変成温度条件はいずれも約
400 ℃で一致する（Nakamura et al.，2022）．D2マイロナ
イト帯で明らかになった約 400 ℃の変成温度と変形温度
の一致は，三波川変成コンプレックスと領家深成変成コ
ンプレックスがD2マイロナイトの形成タイミングで接
合し，「対の変成帯」を沈み込み帯深部ですでに形成して
いたことを示唆している．

9. 1. 4　中央構造線の脆性変形
大河原地域では，中央構造線を中心に領家深成変成コ
ンプレックス及び三波川変成コンプレックスの両側に約
100–400 m幅で脆性変形帯が発達する．この脆性変形帯
は，沈み込み帯深部で鹿塩せん断帯が形成された後，脆
性塑性領域から脆性領域へ中央構造線の構造場が転換し
た時に活動していた変形集中帯である．

9. 1. 4. 1　中央構造線脆性変形帯に関する研究史
中央構造線から約 100–400 mに渡って領家深成変成コ

ンプレックス及び三波川変成コンプレックス両側に大規
模な脆性変形帯が発達することは，1980年代から報告さ
れている（木下，1982；高木，1983，1984；林・高木，
1987；柴田・高木，1988）．田中・原（1990）は，北隣市
野瀬図幅地域の中央構造線断層露頭（溝口露頭）で詳細
な脆性断層岩（特に断層ガウジ）の記載を行い，脆性断層
岩が右横ずれセンスを示すことを明らかにした．その後
市野瀬図幅地域の北川露頭や南隣赤石岳図幅地域と大河
原地域境界に位置する安康露頭でも脆性断層岩の変形組
織解析が実施され，中央構造線には左横ずれ，右横ずれ，
そして左横ずれ・右横ずれセンスを共に示す断層岩が共
存していることを報告している（田中ほか，1996）．安康
露頭では，更に詳細な変形ステージの検討が実施され，6
段階の延性–脆性変形段階が識別された（Jefferies et al.，
2006）．Jefferies et al.（2006）の変形段階は，1）延性変形
（いわゆる鹿塩せん断帯の延性変形）2）オレンジ，灰
色–緑色カタクレーサイトの形成，2–3）片状カタクレー
サイトの形成，3–4）オレンジー黒色カタクレーサイト及
びガウジの形成，2–5）高角度な横ずれセンス，6）低角度
な逆断層センスの変形である．高角度な横ずれ変形は，2
から5段階の変形で確認されている．河本ほか（2013）は，
安康露頭の暗灰色–淡褐色断層岩を領域①から⑩まで区

分し，詳細な薄片観察と断層岩の化学分析を実施してい
る．この結果，領域⑨と領域⑧の境界が，中央構造線，
即ち，領家深成変成コンプレックスと三波川変成コンプ
レックスとの構造境界であると報告している．また
Ishikawa et al.（2014）は，安康露頭で詳細な脆性断層岩類
の地球化学分析を実施し，周囲の断層岩に対して黒色断
層ガウジで顕著なLiと 87Sr/86Sr同位体比の増加を明らか
にしている．この断層ガウジで明らかになった微量成分
の元素移動は，250 ℃を超える高温の流体–岩石相互作用
が地震性滑り時に発生したことを示唆しており，Na–Cl
型（有馬型）の深部流体（益田ほか，1988；Kusuhara et al.，
2020）が脆性断層岩形成時の中央構造線沿いに浸透して
いたことを報告している（Ishikawa et al.，2014）．

9. 1. 5　中央構造線脆性変形帯の内部構造
大河原地域では，鹿塩マイロナイトを起源とする淡緑
色カタクレーサイトと暗灰色–淡褐色カタクレーサイト
が中央構造線西側に沿って特徴的に分布する．また三波
川変成コンプレックスの泥質片岩・苦鉄質片岩を起源と
する暗灰色–灰色–淡緑色千枚岩質のカタクレーサイトも
中央構造線東側に確認できる．更に中央構造線の破砕帯
には，幅数ｍから数 10 mにわたる断層ガウジが複数条発
達する．カタクレーサイト及び断層ガウジの面構造は，
北北東–南南西走向が卓越しており，線構造は 10–20˚の
プランジでトレンドは北北東–南南西走向が多い（第 9. 2
図b）．
最も広範囲に褐色–淡褐色カタクレーサイトと淡緑色
カタクレーサイトの関係性が観察できる大鹿村柳島地区
鹿塩川本流の産状を示す（第 9. 5図a）．この地域では，淡
緑色カタクレーサイト中に炭酸塩鉱物脈が貫入すると，
その周囲に淡褐色–褐色の変質帯が発達する（第9. 5図b，
c）．炭酸塩鉱物脈の貫入方向は，鹿塩マイロナイトの面
構造に規制されており，北北東–南南西走向が支配的で
ある（第 9. 2図c）．また青木川針ノ木橋周辺では，褐色
カタクレーサイト中に暗灰色カタクレーサイトが発達す
る産状が観察される（第 9. 5図d）．暗灰色部は，周囲の
褐色カタクレーサイトよりも顕著に細粒化しており，高
木・小林（1996）の断層岩区分に従うと，ウルトラカタク
レーサイトに対応する．
顕微鏡下で脆性断層岩類（カタクレーサイトやウルト
ラカタクレーサイト）は，三波川変成コンプレックスの
泥質片岩，苦鉄質片岩，鹿塩マイロナイトが粉砕し細粒
化した基質と岩片からなる破砕流動組織が観察される
（第 9. 6図a，b）．脆性断層岩中の破砕岩片は，主にマイ
ロナイト起源の石英や長石等から構成され，基質は雲母
粘土鉱物及び細粒化した石英と長石類で充填される．露
頭で淡緑色カタクレーサイトとして観察される試料を鏡
下観察すると，主にマイロナイト中の黒雲母が緑泥石に
変質することで淡緑色に変化している．そして淡緑色カ
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第 9. 5図　鹿塩川本流沿いのオレンジ–赤色及び淡緑色カタクレーサイトの産状
（a）淡緑色カタクレーサイト中に発達する褐色カタクレーサイトの産状（b）淡緑色カタクレーサイト中の小規模な変質帯．
中心部に炭酸塩鉱物脈が発達する．（c）マイロナイト面とカルサイト脈及び変質帯中マイロナイト面の姿勢．マイロナイト
面にそって変質作用が進行している．（d）黒色のウルトラカタクレーサイトと褐色カタクレーサイトの縞状構造．

タクレーサイトに多数の炭酸塩鉱物と鉄酸化物が沈殿す
ると，褐色–淡褐色カタクレーサイトへ変化する（Jefferies 
et al.，2006）．更に脆性変形の進行に伴う粉砕と細粒化が
進行すると，黒色のウルトラカタクレーサイトまたは黒
色断層ガウジへと変化する．本報告では，中央構造線沿
いの断層帯中軸部（青木川周辺）に発達する黒色のウル
トラカタクレーサイトと未固結断層ガウジを定方位で採
取し，冷乾樹脂で補強したのちXZ研磨面を観察した．断
層ガウジの場合，カタクレーサイトやウルトラカタク
レーサイトに比べ破砕岩片の量比が大きく減少し，最新
の断層面に対して断層ガウジの注入組織が観察できる
（第 9. 6図c）．青木川沿いの針ノ木橋で採取された黒色
を示すウルトラカタクレーサイトでは，残存する岩片中
に大量の炭酸塩脈がメッシュ状に貫入しており，より新
規に活動した断層面によって炭酸塩鉱物や鉄酸化物も切
断されている（第 9. 6図d）．内部の変形組織を明確にす
るため断層ガウジのマイクロX線蛍光分析を実施する

と，石英・長石・炭酸塩鉱物のフラグメントを切断する
ように層状珪酸塩鉱物から構成されるシアバンドが
P-R1複合面構造を形成している（第9. 6図e）．これらリー
デルせん断面とポーフィロクラストの変形微細構造から
右横ずれセンスと決定できる．

9. 1. 6　活断層としての中央構造線
中部地方では，豊橋から諏訪湖に屈曲しながら連続す
る中央構造線のリニアメントの存在が古くから知られて
いる（松島，1973）．岡田（1992）によると，赤石岳地域内
の地蔵峠南方から，大河原地域を通り，高遠地域内の杖

つえ

突
つき

峠まで，直線状谷や鞍部列の断層地形が明瞭に発達す
ることが報告されている．大河原地域における活断層と
しての中央構造線は，紀伊半島西部・四国地域とは異な
り，第四系の明瞭な断層変位を示さず，活動度は地蔵
峠–大河原区間でC級程度と推定されている（活断層研究
会編，1991；岡田，1992）．また大河原（大鹿村鹿塩）–杖
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←第 9. 6図　脆性断層岩の変形微細構造
（a）カタクレーサイトとマイロナイトの変形微細構造の関係．マイロナイトを原岩として粉砕し，カタクレーサイト帯が
形成している．（b）ウルトラカタクレーサイトの薄片写真．岩片は残存しているが，いずれも細粒化している．（c）断層ガ
ウジの薄片写真．縞状構造を示す粘土鉱物で構成されている．（d）黒色ウルトラカタクレーサイトのK-Ca-Fe-Ti化学組成
マップ．鉱物化学組成に依存して色相は端成分のK（青色）-Ca（水色）-Fe（黃色）-Ti（赤色）の混合色となる．（e）中央構造線
断層中軸部から採取した断層ガウジのK-Ca-Fe-Ti化学組成マップ．鉱物化学組成に依存して色相は端成分のK（青色）-Ca
（水色）-Fe（黄色）-Ti（赤色）の混合色となる．明瞭なP-R1構造が識別でき，右横ずれセンスを示す．ポーフィロクラスト
の長石は風化しメッシュ状の炭酸塩鉱物（Cal）に置換されている．マイクロX線蛍光分析装置（M4 TORNADO）を用いて
スラブ片及び薄片の元素マッピングを測定した．

突峠区間は，活断層の疑いのあるリニアメントと判定さ
れている（活断層研究会編，1991）．
大河原地域では，古くから「青ハネ」とよばれる地すべ
りを引き起こす弱い地盤（断層ガウジ）の分布が知られ
ており，青木川及び鹿塩川に沿って断層鞍部や河川屈曲
など断層地形を生み出している．本報告では，国土地理
院が公開している 5 mメッシュDEMから再構築した疑似
カラー傾斜量図と曲率図を乗算合成して作成したCS立
体図を利用し，断層変位地形の評価を実施した．疑似カ
ラーCS立体図を利用して認定した中央構造線沿いの主
要な断層地形を示す（第 9. 7図）．青木川沿いの中央構造
線では，尾根線・谷線の消失・河川の屈曲等（黒矢印）の
顕著な変動地形を 5 mメッシュDEMの解像度で十分に観
察できた（第 9. 7図a–c）．疑似カラーCS立体図の場合，
赤色と緑–青色のコントラストでリニアメントが直線状
に分布するのが観察できる．尾根線・谷線は，消滅する
か見掛け東側が南方向へ移動するように屈曲している．
実際に現地で断層鞍部付近を調査すると，地形急変点付
近で中央構造線の新しい露頭を複数発見できた．この急
変点には，右横ずれセンスを示す断層ガウジが発達する
場合が多い．現地調査によって発見した露頭及び既に報
告されている中央構造線露頭に関して，南から 1）安康露
頭，2）深ヶ沢露頭，3）勘馬沢露頭 1–2，4）城の腰露頭，
5）塩原露頭，6）女高露頭，7）地獄谷露頭，8）東小花沢露
頭，9）北川露頭，10）北川北露頭の 10か所の座標と記載
を第 9. 1表にまとめた．また代表的な露頭状況を第 9. 8
図に示す．
大河原地域において中央構造線の明瞭なリニアメント
は，青木川から鹿塩川の小

こ

塩
しお

・大
おお

塩
しお

集落周辺まで追跡す
ることが可能である（第 9. 7図a–b）．それより北方では，
明瞭な変動地形を疑似カラーCS立体図から判別するこ
とが困難となる．女

おな

高
たか

周辺の中央構造線露頭では，三波
川変成コンプレックスの苦鉄質片岩と領家深成変成コン
プレックス類起源の淡緑色カタクレーサイトが直接接合
しており，断層ガウジを欠く（第 9. 8図g）．一方，安康
露頭（第 9. 8図a）では断層ガウジが認められ，杉山
（2016）の記述によれば段丘礫層の落ち込みも確認され
ていることから，最近（第四紀後半）の活動が示唆され

る．以上のことから本報告では，鹿塩川大塩地区南側の
中央構造線については活断層である可能性が否定できな
いと判断した．そのため大河原地域の中央構造線につい
ては，鹿塩川大塩地区南側の部分を活断層として，大塩
地区から北側の部分を地質断層として地質図に表記し
た．なお，本地域北隣の市野瀬図幅地域の非持露頭では，
約 10万年前以降に形成された堆積物に断層による変位
が認められることから，この付近の中央構造線は活断層
として認識されている（高木ほか，2019）．

9. 1. 7　中央構造線の活動史及び年代
中央構造線の延性変形作用・脆性変形作用に関する多
数の放射年代値や変形ステージに関する研究は，Kubota 
and Takeshita（2008）及びKubota et al.（2020）によって総
括されている．これらの先行研究から，中央構造線の変
形ステージは，1）鹿塩時階（80–64 Ma）・2）市ノ川時階
（~59 Ma）・3）先砥部時階（47–46 Ma）・4）砥部時階（46–
20 Ma）・5）赤石時階（29–19 Ma）・6）石鎚時階（15–2 
Ma）・7）菖蒲谷時階（中央構造線活断層系）に区分される
（高木・柴田，1992；Kubota and Takeshita，2008；Kubota 

et al.，2020；Nakamura et al.，2022）．このうち大河原地
域の中央構造線は，主に鹿塩時階（Kobayashi，1941；原・
横山，1974；Kubota and Takeshita，2008；Nakamura et al.，
2022），中部地方のみに識別される赤石時階（高木・柴田，
1992；Kubota and Takeshita，2008），石鎚時階（高木・柴
田，1992；Kubota and Takeshita，2008）に対応する活動年
代が報告されている．なお市野瀬図幅地域で確認された
活断層としての右横ずれ運動（高木ほか，2019）は，菖蒲
谷時階（中央構造線活断層系）に相当し，大河原地域外で
あるが重要な中央構造線活動であるため，他の変形時階
と合わせて中央構造線活動史を解説する．

9. 1. 7. 1　鹿塩時階
鹿塩時階に形成されたマイロナイトの形成年代は，こ
れまで原岩の領家深成岩類の固結年代に強く左右されて
きた．既に第 7. 1節で詳細に解説したように，中部地方
の領家深成岩類は，片麻状構造の有無をもとに，古期と
新期，2つの異なる時期の深成岩類から構成されると考



− 144 −

第 9. 7図　5mメッシュ数値標高モデルを利用した疑似カラーCS立体図
（a）青木川周辺の疑似カラーCS立体図．中央構造線沿いに地形傾斜量が急変する．河川屈曲・尾根の消滅が黒矢印部に観察
される．（b）大河原–鹿塩地域の疑似カラーCS立体図．青木川同様に地形傾斜量が急変する地点が観察される．（c）鹿塩川周
辺の疑似カラーCS立体図．南部地域と比べて明瞭な地形変換点が観察できない．
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えられてきた（小出，1949）．この判断基準を基に領家研
究グループ（1972）は，中部地方の領家深成岩類の総括的
な対比を実施し，濃飛流紋岩の活動を基準に活動時期を
9つの時階に区分した．この中でマイロナイトの原岩と
される中粒–粗粒片麻状角閃石黒雲母トーナル岩及び角
閃石黒雲母花崗閃緑岩（非持トーナル岩）と細粒–粗粒黒
雲母モンゾ花崗岩及び黒雲母花崗閃緑岩（南向花崗岩）
は，それぞれ第 1・第 2時階に対比され，いずれも古期
花崗岩類に分類される．Ohtomo（1993）は，中部地方領家
帯の古期花崗岩類・変成岩のK–Ar年代・Rb–Sr年代をと
りまとめ，古期花崗岩類（特に非持石英閃緑岩）のRb–Sr
全岩アイソクロン年代に基づき，約 90 Ma頃が鹿塩時階
のマイロナイト化の年代と判断した．そして古期花崗岩
類の 70–60 Maを示す多数の同位体年代は，新期花崗岩類
の貫入による放射性年代の若返りを経験していると解釈
した．その後，Michibayashi et al.（1997）は，佐久間町浦
川地域で天竜峡花崗岩に捕獲されたマイロナイトゼノリ
スを発見し，天竜峡花崗岩が形成された約 91–89 Ma
（Nakai and Suzuki，1996）より前から，マイロナイト化が
進行していたと示唆した．
一方でNakamura et al.（2022）は，大河原地域で鹿塩せ
ん断帯のD2マイロナイト中のジルコンU–Pb年代を報告
している．Densityplotter（Vermeesch，2012）を用いたカー
ネル密度推定に基づき，85.6 ± 3.0 Ma，77.7 ± 0.9 Ma，70.9 
± 0.6 Maの 3つクラスター年代を識別している．これら
の年代はTakatsuka et al.（2018a，b）が報告しているジル
コンU–Pb年代の 3つの火成パルス（99–84 Ma，81–77 Ma，
75–69 Ma）におおよそ対応している．また最も大きな年
代スペクトルを持つ最若クラスター年代（70.9 ± 0.6 Ma）
は，飯田–駒ヶ根地域の新期領家花崗岩類の 72.6 ± 0.9–
71.6  ± 1.0 MaのウラニナイトCHIME年代（Yokoyama et 
al.，2016）におおよそ一致する．つまり中央構造線沿い
でマイロナイトを形成している原岩は，中部地方領家深
成変成コンプレックスの最終ステージ（70 Ma前後）の火
成パルスで形成した領家深成岩類を含むこととなる．そ
して，少なくとも 70 Ma前後の火成作用後に，2段階の
延性変形ステージがあったと延性変形年代の制約ができ
る（Nakamura et al.，2022）．つまり過去の新期花崗岩類の
影響による若返りと解釈された 70–60 Maに集中する
K–Ar年代・Rb–Sr年代（柴田・高木，1988；Ohtomo，1993）
は，マイロナイト原岩の冷却年代を正しく記録していた
可能性が高く，領家深成岩類の古期・新期区分の再検討
が必要であることを提起している（Nakamura et al.，
2022）．実際に坂島ほか（2000）は，市野瀬図幅地域の非
持トーナル岩及び三河大野–東栄地域の浅川沢花崗岩
「縞状部」のジルコンU–Pb SHRIMP年代として，71 ± 3 Ma
及び 71 ± 1 Maを報告しており，71 Ma前後の領家深成岩
類がマイロナイトの原岩であると推定している．

Nakamura et al.（2022）は，先行研究の同位体年代（柴

田・高木，1988；Tagami et al.，1988；Dallmeyer and Takasu，
1991；坂島ほか，2000）を集約し，大河原地域の冷却カー
ブを再構築した．その結果~34 ℃ /m.y.の冷却速度を見積
もった．加えて石英C軸ファブリック温度計（Faleuris et 
al.，2016）に基づく変形温度からD1及びD2マイロナイ
ト形成条件を，それぞれ 450–550 ℃及び 350–400 ℃に制
約している．この変形温度と冷却カーブの関係性から，
69–67 Ma（D1マイロナイト）及び 66–64 Ma（D2マイロナ
イト）に 2段階の延性変形を被ったと結論付けた．柴田・
高木（1988）で報告されているフィロナイト（Phyllonite：
領家変成岩類起源のマイロナイト）と三波川変成コンプ
レックスのK–Ar年代（66–63 Ma）が共にD2マイロナイト
化の年代（66–64 Ma）と一致する．また第 9. 1. 3項で記載
した通り，変成作用・変形作用も領家深成変成コンプ
レックスと三波川変成コンプレックスで一致する．つま
り 66–63 Maのタイミングで「対の変成帯」が形成された
ことになる．
その後，領家深成岩類と四万十付加コンプレックスの
ジルコンフィッショントラック年代やアパタイトフィッ
ショントラック年代から，54 Ma以降に鹿塩マイロナイ
トの隆起速度が~34 ℃ /m.y.から~1.7 ℃ /m.y.に転換して
おり，このタイミングで脆性領域に定置したと推定され
ている（Tagami et al.，1988；Sueoka et al.，2017）．また
他地域の領家深成変成コンプレックスや三波川変成コン
プレックスの上昇史をまとめると，約 60–50 Maの期間に
「対の変成帯」が地殻の脆性塑性領域を超えたことが総
括されている（Nakamura et al.，2022）．

9. 1. 7. 2　赤石時階及び石鎚時階
中部地方の中央構造線沿いに分布する脆性断層岩は，
主に右横ずれセンスを示すカタクレーサイトや断層ガウ
ジから構成されており，それらの断層形成年代を制約す
るK–Ar年代が多数報告されている．柴田・高木（1988）
は，東小花沢露頭（北隣市野瀬図幅）で観察される三波川
変成コンプレックスの泥質片岩に由来する断層ガウジか
ら，細粒部分（2 μm）を分離し，約 18.5 ± 0.4 MaのK–Ar
年代を報告している．一方で領家深成変成コンプレック
ス中の変質したマイロナイトのカオリナイト及び白雲母
K–Ar年代として，22.7 Maが得られている（柴田・高木，
1988）．同様の 2 μm以下の断層ガウジ細粒部分のK–Ar年
代は，中部地方の他地域（板山，北川，馬越，佐久間）で
も検討されており，45.2–11.1 Maの年代が報告されてい
る（高木・柴田，1992）．他にも水窪北方草木トンネルの
中央構造線近傍の断層ガウジからも 29–22 MaのK–Ar年
代が報告されている（田中ほか，1992）．その後，溝口露
頭（北隣市野瀬図幅）において断層ガウジを切断する珪
長質火山岩岩脈（フェルサイト）のK–Ar年代が測定され
ており，12.3 ± 0.5 Maの年代が報告されている（高木ほ
か，1991）．これらの年代データを集約し，大河原地域及
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び市野瀬図幅地域の中央構造線活動時期は，29–19 Ma
（赤石時階）と14–10 Ma（石鎚時階）に区分された（高木・
柴田，1992）．
従来のK–Ar年代法では，断層ガウジの細粒部分（<2

μm）に対して年代測定を実施することでガウジ形成年代
が決定されている．しかし複数の脆性変形ステージで形
成した雲母粘土鉱物や原岩の砕屑性白雲母の混入の可能
性を評価することができず，より厳密な手法によるK–Ar
年代測定が求められていた．最近この問題点を克服する
ため，イライトポリタイプの量比（1Md：2M1比）ごとの
K–Ar年代測定を実施し，1Mdが 100 %となる回帰直線の
切片から年代を決定するillite age analysis（IAA）法を用い
た年代データの再検討が予察的に実施されている（杉山
ほか，2018）．この研究成果に基づくと，赤石岳図幅安康
露頭と佐久間町下平露頭の試料から 15.2 ± 1.8 Maと 12.1  
± 6.3 Maの自生イライト年代が見積もられている．この
結果から旧来手法より赤石時階の年代は 10–5 Maほど若
く修正される可能性が示唆された（杉山ほか，2018）．こ
の年代は，Tanaka et al.（1995）が報告している赤石構造線
中の断層ガウジのK–Ar年代（~15 Ma）によく一致してお
り，中期中新世の伊豆–小笠原孤衝突に伴う中央構造線
の折れ曲がりに赤石時階の活動が関連している可能性が
指摘されている（杉山ほか，2018）．

9. 1. 7. 3　中央構造線における最新の活動履歴
従来大河原地域における活断層としての中央構造線
は，第四系の明瞭な断層変位を示さず，活動度は地蔵
峠–大河原区間でC級程度と推定されている（活断層研究
会編，1991；岡田，1992）．しかし赤石岳図幅内の安康露
頭・市野瀬図幅地域の北川露頭・非持露頭では，断層ガ
ウジの最脆弱部で段丘礫層の落ち込みと，段丘堆積物を
切断する断層が確認されている（杉山ほか，2016；2017）．
更に非持露頭では，約 10万年前の御岳第 1テフラ（On-
Pm1）由来の二次堆積火山ガラスを含む段丘礫層を切断
する中央構造線の脆性断層が最近発見されている（高木
ほか，2019）．これらの観察結果から，少なくとも 10万
年前以降もこの地域の一部の中央構造線は，活断層とし
て活動しており，実変位速度は 0.012–0.018 m/kyと報告
されている（高木ほか，2019）．

9. 2　仏像構造線

仏像構造線は秩父帯と四万十帯を境する断層で，赤石
山地北方高遠図幅地域から九州まで追跡できる構造線で
ある（小林，1931；牧本ほか，1996）．北隣の市野瀬図幅
地域では，本構造線を仏像–糸川構造線と呼んでいる（河
内ほか，1983）．天竜川上流域地質図調査・編集委員会
（1984）では，三峰川及び荒川合流部・小黒沢・豊口山東

第 9. 1表　大河原地域周辺で確認された中央構造線露頭

第 9. 8図　中央構造線露頭の産状→
（a）安康露頭の断層ガウジ．黒色断層ガウジ中に右ずれを示す明瞭なP-R1構造が発達している．その上部の苦鉄質片岩に
は左ずれを示すR1面が発達する．安康露頭周辺の河床に露出していたが，2022年現在一部が消失．（b）深ヶ沢露頭におけ
る中央構造線．三波川変成コンプレックス・領家深成変成コンプレックスとの岩相境界と脆性断層中軸部は一致していな
い．（c）深ヶ沢露頭における断層ガウジ．幅 5 mを超える黒色断層ガウジを形成．（d）勘馬沢露頭 2から南南西方向の中央構
造線断層谷．未固結断層ガウジが谷を埋没している．両側の崖もカタクレーサイトからなる．（e）中央構造線断層谷沿いの
黒色–灰白色断層ガウジの産状．低角度なプランジを示す線構造が確認された．野外で識別したXZ面から複合面構造を観
察すると右横ずれセンスを示す．（f）勘馬沢露頭 2における領家深成変成コンプレックスと三波川変成コンプレックスとの
境界面．境界部が断層ガウジで構成されている．（g）女高地区における鹿塩川沿いの中央構造線露頭．断層ガウジを欠き，
淡緑色カタクレーサイトと破砕した苦鉄質片岩が接している．（h）北川北露頭における領家深成変成コンプレックスと三
波川変成コンプレックスとの境界面．北川露頭の北方延長でほぼ同じ断層関係がこの沢でも確認できる．
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鞍部・豊口沢・小河内沢・小渋川で秩父付加コンプレッ
クスと四万十付加コンプレックスの境界として仏像構造
線が確認されている．本報告でも，ほぼ同様の地点で仏
像構造線の位置を確認している．一方で小河内沢–豊口
沢合流部に存在していた仏像構造線の破砕露頭（天竜川
上流域地質図調査・編集委員会，1984）は，現在土砂が
堆積しており確認できず，左岸側斜面崩壊地に仏像構造
線の位置が推定できる（第 9. 9図a）．仏像構造線の露頭
は，明瞭な断層面を伴う脆性破砕帯の発達は稀で，多く
の場合秩父付加コンプレックス（豊口山ユニット）と
四万十付加コンプレックス（赤石ユニット）の岩相の相
違から仏像構造線の位置と姿勢が決定される．
仏像構造線の姿勢は，大河原地域北部の三峰川地域と
南部の塩川–小渋川地域で異なる．三峰川地域では小黒
沢で確認した豊口山ユニットの石灰岩と赤石ユニットの
砂岩泥岩互層の層理面に調和的な断層面が連続し，北北
東–南南西走向で約50˚東方向に傾斜した仏像構造線が北
方へ連続している．また三峰川–荒川合流部北方から小
熊沢下流を経て，小瀬戸谷境界部まで，岩相変化として
の仏像構造線の位置と姿勢を連続的に追跡している．
塩川–小渋川地域では，三伏峠小屋へ向かう登山道で
豊口山ユニットが再度露出するため，塩川–鳥倉林道か
ら登山道–豊口沢に至る仏像構造線は，複雑な分布を示
す．また塩川から三伏峠へ至る登山道では，登山道で確
認された豊口山ユニット石灰岩と，河川沿いに露出する
赤石ユニット砂岩との岩相分布から，仏像構造線を切る
東西性の胴切り断層を想定している．この特徴的な岩相
分布は，天竜川上流域地質図調査・編集委員会（1984）で
も示されており，南北系の断層帯が 2つの胴切り断層に
よって区切られた地質構造が地質図に表現されている．
本報告では，一本の胴切り断層と高角度な断層面の傾斜
角を変化させることで岩相分布を表現している（第 3. 11
図）．小河内沢–小日影沢の仏像構造線は，北東–南西走
向で東へ 30˚程度の傾斜角である．その南方，小渋川で
は，豊口山ユニット及び赤石ユニットの岩相が共に北北
東–南南西走向で 50˚程度の東傾斜へ変化している．

9. 3　戸台構造帯

松島ほか（1957a，b）及び下伊那地質誌編集委員会
（1976）は，三波川帯と秩父帯を区画する戸台構造帯を定
義した．その後，三波川帯と御荷鉾・秩父帯との境界部
は岩入衝上断層に再定義され，戸台構造帯は，御荷鉾・
秩父帯内部を南北に通る複数の断層からなる断層帯とし
て定義された（河内ほか，1983）．戸台構造帯内部には，
南北に続く狭い地溝状に戸台層と御荷鉾・秩父帯の構成
岩類が狭長に分布する．戸台層は御荷鉾・秩父帯構成岩
類に対して断層関係で接しており，多数の断層によって
狭い範囲で岩相が繰り返している．この構造帯の特徴は，
断層運動の性格及びその出現する地質学的位置から四国
中央部の上
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構造線に対比されると考察してい
る（河内ほか，1983）．その後牧本ほか（1996）は，御荷鉾
緑色岩類を三波川帯の構成岩類と分類した経緯から，戸
台構造帯は三波川帯と秩父帯を区画する断層と再定義し
た．戸台構造帯がどの地質体の境界断層であるかに関し
ては見解が異なるが，複数の南北断層系によって様々な
ユニットがレンズ状に分布する特徴はいずれの先行研究
でも一致している．そのため本報告では，複数の南北断
層系によって様々なユニットをレンズ状に内包する断層
帯として戸台構造帯を定義する．なお三波川変成コンプ
レックス及び秩父付加コンプレックスを区画する「構造
帯」ないし「構造線」という先行研究の定義は，本報告の
「戸台構造帯」には含まれていない．
本報告における戸台構造帯は，複数の北北東–南南西
走向の高角断層によって構成された断層帯である．大河
原地域では，戸台構造帯内部に市野瀬図幅地域から追跡
できる明瞭なユニット境界断層を新たに 2条識別した
（ユニット境界断層の詳細な記載は第 9. 4節にて紹介す
る）．これら主要な断層と副次的な断層系の組み合わせに
よって，御荷鉾ユニット・三峰川ユニット及び戸台層が
レンズ状に挟み込まれた分布を示す．また断層露頭の多
くで上盤が北ないし南へ移動する横ずれセンスの条線を
断層面上に確認することができた．この構造帯の広域的
な地質構造は，赤石山地南部に分布する赤石構造帯（狩
野ほか，1993）と類似性が高い．狩野ほか（1993）によれ

←第 9. 9図　代表的な仏像構造線，ユニット境界断層及びその他の主要な断層露頭の産状
（a）小河内沢における仏像構造線露頭．崖錐堆積物で覆われている箇所（白点線）が仏像構造線．（b）ツガムラ沢における菰
立沢断層．破砕された御荷鉾ユニット超苦鉄質岩と高角度な片理面構造を示す釜沢ユニット泥質千枚岩が脆性断層（白点
線）で接している．（c）所沢断層．写真手前の低角度な地質構造を示す泥質千枚岩が，所沢断層（白点線）を挟んで高角度な
地質構造へ変化している．（d）湯オレ沢断層．寺沢ユニット変成チャートと幅 3–4 mの破砕帯を形成する釜沢ユニット泥質
千枚岩が中角度な断層で接している．破砕帯上部の断層境界面から水が湧出している．（e）小黒山断層．豊口山ユニットの
石灰岩と寺沢ユニット泥質千枚岩が断層で接している．下盤側の寺沢ユニット泥質千枚岩中に 2–3 m幅の破砕帯を形成し
ている．（f）鹿塩断層．赤色からオレンジ色のカタクレーサイト帯中に黒色断層ガウジを伴う破砕帯が形成されている．幅
は 50 cm程度で，変質帯は 10–30 mに及ぶ．（g）大花沢断層．市野瀬図幅地域では同じ断層が岩入衝上断層と命名されてい
る．大河原地域内では，高角度な脆性断層として追跡できる．断層ガウジを伴う幅 50 cmほどの破砕帯を挟む．
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ば，赤石構造帯は，南北方向約 50 km，幅 3–5 kmの断層
帯で，三波川変成コンプレックス・下部白亜系・下部中
新統が，横ずれ変位を示すスリッケンラインをもつ高角
断層によってレンズ状の分布を示している．このような
比較的狭い範囲でレンズ状の地質体を集積させる機構と
して，横ずれ断層に伴う複合せん断帯（strike-slip duplex）
の形成が示唆されている（狩野ほか，1993）．戸台構造帯
も複数のレンズ状の地質体が横ずれ高角断層によって集
積している地質構造が類似しており，横ずれデュープ
レックスによって複雑な地質構造を解釈できる可能性が
ある．

9. 4　ユニット境界断層

9. 4. 1　菰
こも

立
だて

沢
ざわ

断層
菰立沢断層は，北隣市野瀬図幅地域から連続する三波
川帯内部の南北系断層として，Watanabe（1977）によって
命名・記載された．Watanabe（1977）が大河原地域で記載
している断層位置は，大河原地域において黒川沢で記載
している断層破砕帯よりもやや西方に位置している．た
だし大河原地域で黒川沢の脆性破砕帯で測定した断層の
姿勢を延長すると二児山西方の断層鞍部を通り菰立沢ま
で延長することができるため，同一の断層と判断した．
そのため，菰立沢断層を黒川沢上流で確認できる御荷鉾
ユニットと戸台層の境界をなすユニット境界断層として
再定義する．戸台構造帯の西縁断層でもある．黒川沢上
流で確認できる断層露頭では，N15˚E，84˚Eの断層面が
発達する．北隣の市野瀬図幅地域では，菰立沢を通り小
瀬戸峡の超苦鉄質岩類の西側断層として連続し，岩入地
区手前まで追跡できる．主断層の菰立沢断層に収斂する
多数の北東–南西方向または北西–南東方向の断層系も野
外で確認され，大規模な崩壊地を形成する黒川牧場北方
では変成玄武岩起源の断層ガウジが破砕した戸台層砂岩
と直接接している．入山沢付近で菰立沢断層は 2つの断
層に分岐し，再度小渋川流域で一つの断層に収斂する．
分岐した断層帯内部には御荷鉾ユニットがレンズ状に分
布する．小渋川支流のツガムラ沢では，菰立沢断層は高
角度な断層面で蛇紋石化した御荷鉾ユニット超苦鉄質岩
類と釜沢ユニット泥質千枚岩が接する断層関係が観察さ
れる（第 9. 9図b）．

9. 4. 2　所
しょ

沢
ざわ

断層（新称）
戸台構造帯を構成する断層の一つで，三峰川ユニット
と釜沢ユニットの内部を通る．鳥倉山–塩川地域では，御
荷鉾ユニットと釜沢ユニットないし寺沢ユニットの境界
をなす断層である．釜沢地区から所沢を通過し北北東–南
南西方向に確認できる．小渋川流域南側では，上沢上流
部の前茶臼山崩壊地に所沢断層が通る．この崩壊地中腹

の 1,600 m付近には断層露頭が確認されており，この断
層を境界に粘板岩を主体とする下盤（大河原地域の釜沢
ユニット）とチャート・緑色岩類を主体とする上盤（御荷
鉾ユニット）が接していることが報告されている（北澤，
1992）．小河内沢の露頭では，N5˚E，82˚Eの高角断層が
確認できる（第 9. 9図c）．釜沢地区から北方へは，鳥倉
山北方の鞍部を通り塩川まで北北東–南南西走向の高角
断層として追跡できる．その北方で，所沢断層は 2条に
分岐し入山から抜沢を通り，落滑薙や三峰川支流船形沢
合流部で大規模な破砕帯を形成する．この断層は市野瀬
図幅地域でも追跡することができ，戸台層のレンズ状岩
体を多数挟みながら戸台川まで高角な断層として連続す
る．

9. 4. 3　湯オレ沢断層（新称）
釜沢ユニットと寺沢ユニットの境界をなす断層を湯オ
レ沢断層と新たに命名する．小渋川中流の湯オレ沢とそ
の枝沢で複数の断層露頭が確認できる．湯オレ沢の露頭
では，下盤側の釜沢ユニット泥質千枚岩が，5–10 m幅で
脆性変形帯を形成しており，寺沢ユニット変成チャート
と接する．湯オレ沢の露頭における代表的な断層面の走
向傾斜はN33˚E，54˚Eである．この露頭での断層の姿勢
は，岩相分布から推定される傾斜よりやや高角度である．
湯オレ沢断層は，寺沢ユニットの厚い変成チャートと釜
沢ユニットの泥質千枚岩との岩相境界として，他の地域
（寺沢・塩川）でも連続的に位置と姿勢を特定できる．小
河内沢・寺沢・塩川では低角度（20–40˚）な地質構造で岩
相分布が変化しており，低角度なユニット境界断層とし
て地質図で表現した．また湯オレ沢の脆性破砕帯境界部
では鉱泉が湧泉している（第 9. 9図d）．破砕帯では，白
色の湯の花が破砕した泥質千枚岩に沈殿しており，滲み
出る鉱泉が採水されている．

9. 4. 4　小黒山断層（新称）
寺沢ユニットと豊口山ユニットの境界をなす断層を小
黒山断層と新たに命名する．小黒山南方の沢の露頭では，
豊口山ユニットの石灰岩の下盤側に，約 3–10 m幅の寺沢
ユニット泥質千枚岩起源の破砕帯が発達している（第
9. 9図e）．厚い石灰岩の基底部には条線が発達しており，
代表的な断層面の走向傾斜はN85˚W，51˚Eである．この
断層面を追跡すると西北西方向の斜面に，破砕帯によっ
て形成された崩落地が連続する．この断層は釜沢ユニッ
ト・寺沢ユニットと同様に低角度な断層として分布して
いるが，構造的下位のユニットを非調和に切断している．
塩川では岩相分布から約 30˚ 東傾斜のユニット境界断層
として，小河内沢まで連続的に追跡できる．更に南側で
は約 50˚ の東傾斜へ変化し，上沢合流部付近まで小黒山
断層が追跡される．一方，三峰川より北側では明瞭な断
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層破砕帯は分布しないが，約 30–60˚へ傾斜角度を変化さ
せながら東風巻谷を経て，小瀬戸谷まで連続的に岩相分
布の変化が追跡される．

9. 4. 5　北沢峠断層
北沢峠断層は，四万十付加コンプレックス赤石ユニッ
ト及び白根ユニットの境界をなす断層である．河内ほか
（1983）が市野瀬図幅地域で命名・記載した北沢峠断層の
南方延長に相当する．市野瀬図幅地域では，北沢峠断層
は南部で 2条の断層帯に分岐しているが，西側の断層の
み明確な境界面として大河原地域内で追跡できた．大河
原地域で明瞭な脆性破砕帯は発達しないが，厚層理砂岩
から泥質混在岩，玄武岩及びチャートへ岩相変化するユ
ニット境界として，大横川・北荒川・南荒川・塩見小屋
付近・大井川中俣まで 20 km以上にわたって約 60˚の東
傾斜の姿勢で断層面が連続的する．大横川では，この境
界断層を挟んで上位に分布する白根ユニットは強く延性
変形しており，白根ユニットの泥質混在岩の層理面をタ
イトに褶曲させながら片理面を形成している．

9. 5　その他の主要な断層

9. 5. 1　鹿塩断層
鹿塩断層は領家深成岩類内部に発達する南北系の高角
度な脆性断層で，小野（1981）によって命名・記載された．
鹿塩せん断帯と細粒–粗粒黒雲母モンゾ花崗岩及び黒雲
母花崗閃緑岩（南向花崗岩）または中粒–粗粒片状角閃石
黒雲母トーナル岩及び角閃石黒雲母花崗閃緑岩（非持
トーナル岩）との境界となっており，野外で長石類の
ポーフィロクラストが消滅する地点と一致する．南北系
の断層に沿って周囲の鹿塩マイロナイトや領家深成岩類
は淡褐色–褐色変質帯を形成し，断層中軸部には暗灰色
カタクレーサイトと約数cm幅の断層ガウジが発達する．
露頭における代表的な断層面の走向傾斜はN7˚E，64˚W
である（第 9. 9図 f）．

9. 5. 2　大花沢断層
Watanabe（1977）によって，三波川変成コンプレックス
内部に発達する南北系の断層の一つとして，大花沢断層
が命名・記載された．なお，渡辺（1970）及び下伊那地質

誌編集委員会（1976）までの大河原地域の地質図には，黒
川沢ユニット内部を通る南北方向の断層について記載は
なかった．河内ほか（1983）は，三波川帯最上部泥質片岩
と御荷鉾・秩父帯下部層を境する断層として，岩入衝上
断層を命名・記載している．市野瀬図幅地域では，北北
東–南南西走向で傾斜は 20–40˚であり複数地点でこの断
層面及び破砕帯が確認されている（河内ほか，1983）．こ
の断層は，河内ほか（1983）によって三波川帯南縁帯と御
荷鉾帯に区画する四国中央部の清水構造線（Kojima and 
Suzuki，1958）に対比されている．この岩入衝上断層は，
市野瀬図幅地域から大河原地域北部まで追跡することが
でき，Watanabe（1977）が記載した大花沢断層は岩入衝上
断層の延長であると報告されている．しかし大河原地域
内の脆性破砕帯中に見られる代表的な断層面は高角度
（第 9. 9図gを参照）であり，低角度な衝上断層ではない．
そして，この塊状緑色岩（大河原地域では苦鉄質片岩）よ
り構造的上位にも泥質片岩が再度露出する点から，この
断層が三波川帯と御荷鉾・秩父帯を境とするユニット境
界断層ではないと判断した．そのため，三波川変成コン
プレックス内部の断層としてWatanabe（1977）による大
花沢断層の定義を踏襲する．大河原地域では，小花沢，
大花沢，手開沢，黒川沢まで泥質片岩と苦鉄質片岩との
間に，幅 50 cm–10 mほどの明瞭な脆性破砕帯が発達する
（第 9. 9図g）．この脆性破砕帯は黒川沢南方から不明瞭
になり，断層及び破砕帯は追跡できない．

9. 5. 3　小渋川断層 （小渋断層）
赤石山地地質研究グループ（1961）や天竜川上流域地
質図調査・編集委員会（1984）では赤石山地南部と北部の
地質構造が大きく変化する境界として小渋川沿いに
四万十付加コンプレックス，秩父付加コンプレックス及
び三波川変成コンプレックスを横断する胴切断層とし
て，小渋川断層または小渋断層が記載されている．しか
し小渋川沿いで，西北西–東南東方向の断層，脆性破砕
帯など小渋川断層の存在を示唆する断層露頭を発見する
ことはできなかった．また小渋川沿いの秩父付加コンプ
レックスや三波川変成コンプレックス内で，小渋川を挟
んで岩相の不連続性を確認できていない．これらの理由
により，本報告で小渋川断層を地質図に表記していない．
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第 10章　応用地質

（中村佳博）

10. 1　土砂災害

大河原地域では，明治時代以前から地すべりに関連し
た土砂災害が多数発生している．この中で最も大規模な
土砂災害は，昭和 36年 6月下旬伊那谷を中心に発生した
梅雨前線集中豪雨（いわゆる三六災害）である．文献とし
て記録されている他の自然災害と合わせて大河原地域の
土砂災害を報告する．

10. 1. 1　前茶臼山崩壊地
小渋川南方に位置する前茶臼山（2,331 m）の東側斜面
に発達する前茶臼山崩壊地（第 10. 1図a）は，1898年 9月
の豪雨で大規模な深層地すべりと土石流災害が発生し，
死者十数人を出している（北澤，1992）．この崩壊地周辺
では，秩父付加コンプレックス（三峰川ユニット）と三波
川変成コンプレックス（釜沢ユニット）とのユニット境
界断層（所沢断層）が南北に縦断しており，三峰川ユニッ
トのチャートや玄武岩がキャップロックとして軟弱な地
盤（釜沢ユニットの破砕した泥質千枚岩）の上に分布し
ている．またこれら岩石の一般走向傾斜はN40–60˚E，
30˚NWで，崩壊斜面に対して受盤であったことが報告さ
れている（北沢，1973）．この様な岩相分布及び地質構造
が崩壊を拡大したと考えられている（北澤，1992）．また
長い年月が経っても崩壊地は自然復旧せず，さらなる土
砂災害を防ぐため，上沢周辺には多数の砂防ダムが設置
されている．

10. 1. 2　鳶ヶ巣崩壊地
鳶ヶ巣崩壊地は，大鹿村青田山の北西に位置し，別名

「一名大ナギ」と呼ばれる大規模な崩壊地である．崩壊の
発生時期は不明であるが，明治時代には既に現在の規模
の崩壊地が形成されていたとされる（斎藤，1988）．その
後の大雨によって鳶ヶ巣崩壊地では，多量の土砂が流出
し，小渋川の流路が変わり下流側に災害をもたらした．
特に三六災害により崩壊斜面は大きく拡大した．当時崩
壊地内は約 60,000 m3の不安定土砂が堆積しており，下流
の大河原地区に大きな被害を及ぼす可能性が指摘されて
いた．そのため 1964年から多数の復旧治山工事が実施さ
れ，コンクリート谷止工 23基・鋼製谷止 1基が施工され
ている（斎藤，1988）．現在でも崩壊対策工事は継続され
ており，風化した超苦鉄質岩からなる鳶ヶ巣崩壊斜面の
植林作業が長年実施されている（第 10. 1図b）．

10. 1. 3　小塩沢地すべり
大鹿村落合地区から北方 5.2 kmの地点に小塩地区があ
る．この地区に流れる小塩沢上流部では，1947年頃から
地すべりに起因して地盤が傾動していることが報告され
ている．北沢（1981）による現地調査では，周囲の岩盤は
北北東–南南西走向で 60–70˚Eの傾斜であるが，地すべ
り地はシンフォーム構造の翼部に位置するため，地すべ
り斜面の岩盤は受盤となっている．そして小塩沢の地す
べり移動体内部は，多数の湧水と地すべり・滑落崖及び
亀裂が確認されている．その後小塩地区は，林野庁の直
轄地すべり防止事業として，多数の谷止工や集水井工な
どの対策工事が実施されている（第 10. 1図c）．

10. 1. 4　大西山地すべり
大鹿村大河原地区では，三六災害の集中豪雨によって
形成された大西山の地すべりが観察される（第 10. 1図
d）．この崩壊は，梅雨前線による集中豪雨がピークに達
した 2日後の昭和 36年 6月 29日午前 9時頃発生し，大
鹿村下市場・文満地区がほぼ全戸浸水した．そして崩落
土砂の流出によって村民 55名の死者・行方不明のうち，
42名がこの崩壊によって犠牲となっている．このときの
大西山の崩壊土量は，3,200–3,537×103 m3と推定されてお
り（井良沢，1986），崩壊斜長 450 m，崩壊平均深度 15 m
にわたり崩壊した．また崩壊前の野外調査時に，小渋川
に併進する巨大亀裂（幅 20 cm）が既に 2条確認されてい
る（北澤，1992）．この地すべりは豪雨後の地下水浸透に
よって，大西山東崖の領家深成変成コンプレックス起源
のマイロナイトまたはカタクレーサイトが崩壊したこと
で発生したと報告されている（井良沢，1986）．

10. 1. 5　入谷地すべり
大鹿村入谷地区の地すべりでは，1698年頃から大規模
な「蛇抜け」と呼ばれる地すべりがあったと記録されて
いる．近年でも多数の被害が報告されており，1982–1983
年には地すべり滑動による家屋基礎の沈下・道路擁壁の
押出が発生している．その後集水井工 85基・アンカー工
978本を施工する大規模な地すべり対策工事が実施さ
れ，地下水位を約 18 m低下させ地すべりの安定化が進ん
でいる（国土交通省中部地方整備局天竜川上流河川事務
所，2014）．
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第 10. 1図　大河原地域の土砂災害露頭と対策工事
（a）前茶臼山崩壊地の遠望．烏帽子岳から南東方向に撮影．山頂付近から大規模に崩落している．（b）鳶ヶ巣崩壊地の地す
べり対策工事の状況．多数の谷止工設置と植林作業が現在も実施されている．（c）小塩地すべり地区の集水井．大河原地域
の地すべり地域には，地下水位の低下のため多数の集水井が設置されている．（d）大西山崩壊地の全景．崩落地域は整備さ
れ，公園として利用されている．大西公園駐車場から撮影．崩落崖は，淡緑色のカタクレーサイト化した花崗岩起源マイ
ロナイトと黒色の変成岩起源マイロナイトから構成されている．

10. 1. 6　三六災害による土石流災害
昭和 36年におきた三六災害では，地すべり被害に加え
て大規模な土石流災害も発生している．大河原地域中川
村の四徳地区では，大規模な土石流の発生によって四徳
集落が壊滅的な被害を受けて全戸移住を余儀なくされた
（野田，2018）．更に大鹿村北川地区では，土石流と地す
べりが谷を埋め尽くし，39戸の全戸と北川分校が消滅し
た（松島・村松，1993）．

10. 2　温泉及び鉱泉

大河原地域では，中央構造線を境界に異なる種類の鉱
泉が湧出しており，いずれの鉱泉も広く利用されている．
領家深成変成コンプレックス側には中川村四徳の四徳鉱
泉がある（第 10. 1表）．四徳鉱泉は，pH 9.8，泉温 17.2 ℃
のアルカリ冷鉱泉である．自然湧泉するアルカリ泉を利
用した温泉施設が営業していたが，昭和 36年の三六災害

で四徳地区が廃村になると共に廃止されている．現在は，
中川村の「四徳森林体験館」の温泉水として利用されて
いる（上伊那教育会，2018）．
三波川変成コンプレックス側には，中央構造線に沿っ
て多数のNa–Cl型（有馬型）の鉱泉が湧出することが，古
くから知られている．鉱泉のpHは 7.3–10.9で，泉温は
11.4–24.3 ℃である．最もNa–Cl濃度の高い鹿塩温泉（定
義としては鉱泉に分類されるが，広く「鹿塩温泉」として
知られている）では，海水に匹敵する塩濃度を示す．大
鹿村周辺では，多くの地域で「塩」が地名（鹿塩・塩川・
大塩・小塩など）に残存しており，このような地区では
かつて塩水が採取されていた．現存している文献資料と
して鹿塩温泉（塩畑・満塩）・孫塩・伊万塩・小塩・大
塩・八田塩とよばれる地点でNa–Cl型の鉱泉が報告され
ている（第10. 1表，大鹿村，1984）．現存する地名は小塩・
大塩のみとなっているが，鹿塩温泉から北に向かって塩
濃度が低下する傾向が報告されている．他にも小瀬戸ノ
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第 10. 1表　大河原地域の主要な温泉の泉質分析値 1

泉質分析データは，上伊那教育会（2018）及び大鹿村（1984）から引用．

第 10. 2表　大河原地域の主要な温泉の泉質分析値 2

泉質分析データは，Kusuhara et al.，（2020）から引用．
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第 10. 2図　大河原地域の温泉及び鉱泉
（a）大鹿村鹿塩地区に保存されている塩水を採取しようとしていた抗口．黒川沢ユニットの泥質片岩を掘削していた．（b）
鹿塩温泉水の採水施設．（c）小渋川上沢の採水施設．（d）湯オレ沢断層から湧出する鉱泉水．白色の湯の花が断層境界面に形
成している．

湯（現在廃止）・入
にゅう

谷
や

・生津の湯・三
さん

正
しょう

坊
ぼう

・小渋等の地
域でNa–Cl型の鉱泉が報告されている（益田ほか，1988；
Kusuhara et al.，2020）．いずれも鹿塩地区から離れるにつ
れて塩濃度が低下する傾向がある（第 10. 2表）．また，生

しょう

津
ず

の湯や小渋と表記される泉源は，三波川変成コンプ
レックスの超苦鉄質岩類や秩父付加コンプレックスの石
灰岩体から湧水しており，他地域よりpHが高い特徴を示
す（Kusuhara et al.，2020）．
現在大河原地域では，鹿塩地区の井戸で採取できる塩
水（鉱泉）は，ポンプで組み上げ浴場や「山塩」として商用
利用されている．この井戸周辺には，泥質片岩を掘削し
塩水を採取しようとした抗口が残されている（第 10. 2図
a）．また堰堤工事中に自噴した鉱泉を採取できる採水施
設も入谷地区にある（第 10. 2図b）．小渋川上沢では，石
灰岩壁前に鉱泉水の採水施設があり，ポンプを利用して
採水している（第 10. 2図c）．明治時代までは浴場として
営業していたが，明治時代の前茶臼山の大崩壊によって
浴場施設で多数の死傷者が発生したため，採水施設のみ
残されている．また湯オレ沢断層では，自然に湧出する
鉱泉と湯の花が，寺沢ユニット変成チャート直下の脆性

断層帯付近で観察できる（第 10. 2図d）．
益田ほか（1988）は，鹿塩地域で 1年にわたる鹿塩鉱泉
の溶存化学成分と酸素・水素安定同位体比変動を追跡し
た．その結果，鹿塩鉱泉の成分は，集水域に降る雨水と
地下深くに浸透し岩石と反応した 2種類の循環水（天水
と滞留水）と塩水（深部流体）が反応することで解釈でき
ると主張している．2種類の循環水のうち，前者は，山
頂付近で降った雨水が岩石中に浸透し，石灰岩等と反応
した結果，重炭酸イオンが増加している．後者は，岩石
中で滞留することで，重酸素と重水素が濃集している．
この 2種類の循環水と塩水の混合比によって様々な湧水
の成分が説明されている．Kusuhara et al.（2020）は，酸
素・水素安定同位体値に加えて，希ガス分析も加えるこ
とで深部流体の起源について詳細な議論を行っている．
スラブ脱水に起源を持つ深部流体の証拠は，1）島弧マグ
マ水に近い酸素・水素安定同位体値を有すること，2）マ
ントルからのヘリウムの寄与を示唆する高い 3He/4He比
を有すること，3）熱水活動に関連した非火山性の長周期
微動及び地震が観測されることが挙げられている
（Giggenbach，1992；Sano and Wakita，1985；Matsumoto et 
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al.，2003；Morikawa et al.， 2016）．鹿塩鉱泉の詳細な分析
の結果，鹿塩鉱泉の深部流体の起源（Kashio deep brine 
end-member：KDE）は，δD及び 18Oに関して有馬塩水と
同様の有馬型マグマ水の領域に起源を有することが明ら
かになった．一方で，鹿塩鉱泉は，有馬型温泉水に対し
て 1）マグネシウムとリチウムを除く主要な成分（Na，K，
Ca，Cl，及びBr）が 50 %以下の濃度になる特徴を有し，
2）CO2が鹿塩鉱泉から完全に取り除かれており，3）
3He/4He比が低い傾向を有し，4）塩水温度が明瞭に低い特
徴がある（Kusuhara et al.，2020）．これら 4つの特徴は，
近畿地方と中部地方における地下深部の複雑な流体浸透
経路の違いや，スラブ脱水深度を反映している可能性が
指摘されている（Kusuhara et al.，2020）．

10. 3　鉱　山

大河原地域の秩父付加コンプレックス豊口山ユニット
には，火山性塊状硫化物鉱床（別子型）が胚胎され，小日
影鉱山として黄鉄鉱・黄銅鉱・磁硫鉄鉱が採掘されてい
た（大鹿村，1984；清水ほか，1988；村松ほか，2016）．大
河原地域では，小日影沢で小日影鉱山の抗口を 2箇所確
認できた（第 10. 3図a–c）．一つ目の抗口は，現在も木の
骨組みが残っており，内部から鉱水が排出されている．
また周囲の豊口山ユニットの泥質混在岩には，多数の石
英脈が形成しており，現在も黄鉄鉱が露頭で確認できた

（第 10. 3図d）．当時の文献によると小日影鉱山の鉱床は，
粘板岩の間に幅 20 cmほどの鉱脈が 3層ほど確認されて
いたが，鉱脈が断層で絶たれ続かず，明治末期から大正
元年の短期間のみ稼働していた（大鹿村，1984）．
他にも大鹿鉱山及び中ッ沢鉱山と呼ばれる小規模な鉱
山が 1941年から 1949年まで稼働していた報告がある
（今村，2002）．大鹿鉱山は，大鹿村大河原清水地区に位
置しており，三波川変成コンプレックス黒川沢ユニット
中の苦鉄質片岩からマンガン鉱を採掘していたと報告が
ある．昭和 20年には月産 60トンの生産量を上げていた
と記録が残されている（鹿間，1951）．中ッ沢鉱山は，大
鹿村上青木地区に位置しており，蛇紋岩体（大河原地域
の三波川変成コンプレックス中の超苦鉄質岩）からニッ
ケル鉱，自然銅を採取していた報告がある（鹿間，1951；
今村，2002）．

10. 4　砕　石

大河原地域内では，国道 152号線沿いに採石場が 1箇
所あり，露天掘りによってカタクレーサイト化した鹿塩
マイロナイトを骨材用として採掘している（第 10. 4図
a）．また小渋川沿いでは，小渋ダムに堆積した土砂を回
収し，選別したのち道路やコンクリート用骨材として利
用されている（第 10. 4図b）．
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第 10. 3図　小日影鉱山の露頭状況
（a）小日影鉱山の抗口 1．（b）小日影山抗口 1の内部．朽ちた木枠が残存しており，抗口内部は浸水している．（c）小日影鉱
山抗口 2．（d）小日影鉱山周辺に見られる泥質片岩や石英脈中には，黄鉄鉱や黄銅鉱が含まれている．

第 10. 4図　大河原地域の採石場
（a）大河原地区露天掘りの採石場．（b）小渋川ダムに堆積した土砂を採取している採石場．
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付表 1　LA-ICP-MS分析によるMb0602試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 3　LA-ICP-MS分析によるOS3-22試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 4　LA-ICP-MS分析によるOS3-19試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値



− 173 −

付表 5　LA-ICP-MS分析によるTk0401試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 6　LA-ICP-MS分析によるOS3-26試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 7　LA-ICP-MS分析による Jk1105試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 8　LA-ICP-MS分析によるOS2-33試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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付表 9　LA-ICP-MS分析によるOS2-32試料から得られたジルコン結晶のU–Pb同位体値
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Geology of the Ogawara District
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ABSTRACT

Outline

The geology of the Ogawara District, located in the central part of the Akaishi Mountain Range, Nagano, Japan, consists of the 
Chichibu accretionary complex (AC), the Todai Formation, the Sanbagawa metamorphic complex (MC), the Shimanto AC, the Ryoke 
plutono-metamorphic complex (PMC), and the Quaternary sediments that cover them (Fig. 1). This district occupies an area between 
latitude 35°30’11"6N and 35°40’11"5N and longitude 137°59’49"0E and 138°14’48"9E (latitude 35°30’N and 35°40’N and longitude 
138°00’E and 138°15’E; Tokyo Datum). The basement rocks are mainly divided by the Median Tectonic Line (MTL) into the Inner and 
Outer Zones of southwestern (SW) Japan. The former Ryoke PMC was formed by the Late Cretaceous igneous activities with low-
pressure/temperature (P/T) type metamorphism at the active continental margin of East Asia. The latter MC and ACs are exhumed 
remnants of deeply subducted material formed under high-P/T type metamorphism during the Early Cretaceous to the Paleogene. In 
addition, the Early Cretaceous shallow marine sediments (Todai Formation) are sometimes interbedded with the shear zone (the so-
called Todai Tectonic Zone) between the Sanbagawa MC and Chichibu AC (Fig. 2). These complexes are currently distributed as a 
narrow belt along the Akaishi Mountain Range, due to the arc–arc collision tectonics during the Middle Miocene. Fig. 3 provides a 
summary of detrital zircon U–Pb ages, white mica K–Ar ages, and radiolarian ages of mudstones for all units and previously reported 
data for the Ryoke PMC, the Sanbagawa MC, the Chichibu AC, and the Shimanto AC in the Akaishi Mountain Range and surrounding 
area. A more detailed geologic description is given below.

Chichibu accretionary complex

The Chichibu AC in this district is divided into three units: Terasawa, Toyoguchiyama, and Mibugawa. In the southern area of the 
Ogawara District, the Terasawa Unit is composed mainly of mappable bedded metachert; pelitic phyllite; and minor amounts of schistose 
metabasaltic volcaniclastic rock, massive metabasalt, and metasandstone. The prominent schistosity is almost horizontal and is parallel 
to the prominent schistosity of the lower Sanbagawa MC. The unit is bounded by the Yuorezawa and Oguroyama Faults with a thick 
brittle shear zone (Fig. 2). In the upper portion of the Terasawa Unit, the Toyoguchiyama Unit is composed mainly of pelitic mixed rock 
and thick limestone with minor amounts of basaltic volcaniclastic rocks. The prominent schistosity is similar to that observed in the 
Terasawa Unit; however, the pole of schistosity is slightly shifted between the poles of the lower and upper units (Terasawa and Akaishi 
Units). The unit is bounded by the Oguroyama Fault and the Butsuzo Tectonic Line (BTL). In the northern area (in the eastern part of 
the Mikabu Unit), tight to close folding of thick-bedded chert, dolerite, and massive basalt is well exposed along the Mibu River. The 
Mibugawa Unit is composed mainly of pelitic mixed rock including blocks of sandstone, chert, basalt, dolerite, and basaltic volcaniclastic 
rock. The blocks in the pelitic mixed rock range in size from a few centimeters to 1 m or more, and those blocks can sometimes be traced 
for a few kilometers on the geological map. The unit is located in the Todai Tectonic Zone and is bounded by the Komodatezawa and 
Oguroyama Faults (Fig. 2).

The maximum depositional ages (YC1σ) inferred from detrital zircon U–Pb analyses tend to become older toward the structurally 
upper unit from 136.7 ± 2.2 Ma (Terasawa Unit) to 150.5 ± 2.4 Ma (Toyoguchiyama Unit) to 166.5 ± 4.3 Ma (Mibugawa Unit; see Fig. 
3). The mineral assemblage of metabasalts in the Chichibu AC is usually pumpellyite, epidote, chlorite, and actinolite, with no prehnite 
observed with microscopy. Sodium-calcium amphibole formed under high-P/T type metamorphism is sometimes observed, especially 
in the Terasawa Unit and the lower part of the Mibugawa Unit. The metamorphic peak temperatures are estimated to be ~234–332 °C 
(mean values: 291 ± 20 °C) based on Raman spectra of carbonaceous material (RSCM) thermometry. Metamorphic conditions decrease 
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toward the structurally upper (older) unit, which correspond to the change in white mica K–Ar ages (Fig. 3). These data indicate that 
these units were metamorphosed under pumpellyite-actinolite facies beneath 10 km in the accretionary prism.

Todai Formation

The Todai Formation is a shallow marine sediment formed as a tectonic block within the Todai Tectonic Zone. The formation is mainly 
composed of sandstone and conglomerate with minor amounts of mudstone. The blocks sometimes contain fossil shells (Trigonia) and 
deformed ammonoids, suggesting depositional ages of Early Cretaceous (Hauterivian to Aptian). The peak metamorphic temperatures 
in the pelitic rocks are estimated to be 248–296 °C (mean values: 276 ± 17 °C) based on RSCM thermometry, which are significantly 
low compared with the surrounding units.

Sanbagawa metamorphic complex

The Sanbagawa MC in the Ogawara District can be divided into the Kurokawasawa, Mikabu, and Kamasawa Units in order from west 
to east. The Kurokawasawa Unit is the lowest structural unit exposed to the eastern side of the MTL. The unit strikes NNE–SSW with a 
dip of 40°–70°E. Most poles of fold axes are roughly parallel to the regional schistosity, and the mineral/stretching lineations defined by 
phyllosilicates run dominantly NNE–SSW. Tight to isoclinal folding is common and easily observed, especially in the pelitic schists. A 
few thick mafic schist layers accompanied by metagabbro and ultramafic rocks are interbedded within the pelitic schists. The degree of 
deformation and metamorphism gradually increases toward the fault core of the MTL. The Mikabu Unit is composed mainly of massive 
metabasalt, metagabbro, and ultramafic rocks with minor amounts of metachert and schistose metabasaltic volcaniclastic rocks. The 
metabasalt with ultramafic blocks is exposed mainly in the upper part of the pelitic schists in the Kurokawasawa Unit (e.g., in the hinge 
of a synform; Fig. 2). The Kamasawa Unit is characteristically a low-angle structure along the Koshibugawa and Shiokawa Rivers as a 
tectonic window of the upper Chichibu AC. The unit is composed mainly of pelitic phyllite, metasandstone, and metachert with minor 
amounts of metalimestone, mafic phyllite, and massive metabasalt. The prominent schistosity is almost horizontal, and a weak mineral/
stretching lineation runs NE–SW. This unit is bounded by the Komodatezawa, Shozawa, and Yuorezawa Faults (Fig. 2).

The Sanbagawa MC can be grouped into two metamorphic zones, garnet and chlorite zones, based on the mineral paragenesis in 
pelitic rocks. A garnet isograd is recognized approximately 500 m away from the northeastern area of the MTL. Sodium-calcic amphiboles 
are usually included in all units. All units are thought to have been formed under pumpellyite-actinolite to blueschist or greenschist facies 
metamorphic conditions during the Late Cretaceous to the Paleogene. The systematic decrease in peak metamorphic temperature from 
397 to 269 °C (384 ± 14 ºC in the garnet zone; 341 ± 14 °C in the chlorite zone) can be estimated by RSCM thermometry. However, the 
peak metamorphic temperatures increase again from ~290 to ~350 °C toward the Kamasawa Unit.

The maximum depositional ages (YC1σ) in pelitic schists tend to become older toward the structurally upper unit from 71.2 ± 0.9 Ma 
(garnet zone in the Kurokawasawa Unit) to 115.9 ± 2.0 Ma (chlorite zone in the Kamasawa Unit; see Fig. 3). In addition, the white mica 
K–Ar ages formed by high-P/T type metamorphism also demonstrate a similar change from 63.4 to 105.4 Ma toward the structurally 
upper units.

Shimanto accretionary complex

The Shimanto AC in the Akaishi Mountain Range is a deeply subducted material formed along a subduction channel and/or the deeper 
part of an accretionary prism during the Cretaceous to Paleogene. The complex in the Oshika area can be divided into the Akaishi and 
Shirane Units in order from west to east. Both units are bounded by the Kitazawatoge Fault with no brittle shear zone (Fig. 2). The 
Akaishi Unit is composed mainly of massive and bedded sandstones with minor amounts of alternating sandstone and mudstone. The 
prominent schistosity and bedding of the unit in the Shimanto AC strike is N–S to NNE–SSW and dips moderately toward the east. The 
radiolarian fossil ages in the southern part of Akaishi Mountain Range are Albian to Cenomanian. The maximum depositional ages 
(YC1σ) inferred from detrital zircon U–Pb analysis in sandstone are estimated from 125.8 ± 1.6 to 107.5 ± 1.5 Ma (2σ error range). The 
metamorphic peak temperatures in pelitic rocks are estimated to be ~265–366 °C (mean values: 310 ± 27 °C) based on RSCM 
thermometry.

The Shirane Unit is composed mainly of mixed rocks including blocks of metabasalt, felsic tuff, limestone, sandstone, and chert. The 
radiolarian fossil ages in the southern part of the Akaishi Mountain Range are Coniacian to Maastrichtian. The maximum depositional 
age (YC1σ) inferred from the detrital zircon U–Pb analysis in the sandstone is estimated to be 70.8 ± 1.8 Ma (2σ error range). The 
mineral assemblage of the metabasalt is usually pumpellyite, epidote, chlorite, and actinolite, with no prehnite observed by microscopy. 
The metamorphic peak temperatures in pelitic rocks are estimated to be ~256–341 °C (mean values: 303 ± 20 °C) based on RSCM 
thermometry. These data suggest that not only the Chichibu AC but also the Shimanto AC is metamorphosed under pumpellyite-
actinolite facies beneath 10 km in the accretionary prism.
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Ryoke plutono-metamorphic complex

The Ryoke PMC consists of Late Cretaceous low-P/T type metamorphic rocks (Ryoke MC) and plutonic rocks (Ryoke Plutonic 
Rocks) intruded into the Ryoke MC. The Ryoke PMC is distributed along the northern side of the MTL and extends about 800 km from 
east to west. Based on the previous studies, the timing of peak metamorphism is about 102–89 Ma and the apparent highest P-T 
conditions preserved in the present exposure are P = 4.3–5.7 kbar and T = 715–801 °C for metamudstone with a garnet and cordierite 
assemblage. The Ryoke plutonic rocks are thought to be the products of three periods of igneous activity, beginning at 99–84 Ma, 
coincident with peak metamorphism, followed by 81–75 Ma and 75–69 Ma.

The Ryoke PMC is distributed in the western quadrant of the Ogawara District and continues into the western Iida District. The Ryoke 
MC consists mainly of metamudstone with small amounts of metasandstone and metasiliceous rock. Such metamorphic rocks occur as 
large (several hundred meter- to kilometer-sized) xenoliths in the Ryoke Plutonic Rocks and are subjected to contact (pyro) metamorphism. 
The metamorphic xenoliths are divided into K-feldspar–cordierite zone I (more precisely, a "class" corresponding to the metamorphic 
zone for the Ryoke MC was assigned to each xenolith body), characterized by a garnet + cordierite + K-feldspar assemblage, and 
K-feldspar–cordierite zone II, characterized by a K-feldspar + cordierite + sillimanite assemblage, based on metamorphic mineral 
assemblages in the metamudstone. The distribution of K-feldspar–cordierite zone II occurs around the ridges of the Ina Mountains 
southeast of the line connecting Lake Koshibu and Mt. Takamori, and around the mafic body of the Koshibu River near the Oketani 
Bridge, while K-feldspar–cordierite zone I occurs in other areas.

The Ryoke Plutonic Rocks in the Ogawara District consist of Hiji Tonalite, Ikuta Granite, Minakata Granite, and mafic rocks in an 
intrusion sequence. The Minakata Granite and mafic rocks are contemporaneous. Based on solidification ages reported from the Ogawara 
District and surrounding areas, the Hiji Tonalite was emplaced at about 86 Ma, the Ikuta Granite at about 78 Ma, and the Minakata 
Granite and mafic rocks at about 73–71 Ma. The Hiji Tonalite consists mainly of gneissose hornblende-biotite tonalite, and 
characteristically shows a banded structure with few-millimeter-scale alternating mafic and felsic layers. The Ikuta Granite consists 
mainly of weakly foliated hornblende-biotite granodiorite and is characterized by abundant allanite. Minakata Granite is mainly 
composed of gneissose hornblende-bearing biotite granite and is divided into fine-grained facies distributed in the northwest (Shitoku 
River basin) and coarse-grained facies widely distributed mainly in the southeast. The gneissose structure of the fine-grained facies is 
generally weak, and such massive lithology occasionally occurs in the coarse-grained facies. Both fine- and coarse-grained facies occur 
closely with mafic rocks and show coexistence as a liquid phase. The mafic rocks are also divided into coarse-grained facies and fine-
grained facies. The fine-grained facies typically consist of clinopyroxene-bearing hornblende gabbro, and the coarse-grained facies 
consist of hornblende gabbro and cortlandite. These Ryoke Plutonic Rocks are thought to have been intruded and emplaced at a shallower 
crustal depth on the northwest side and at a deeper depth on the southeast side. The gneissosity of the plutonic rocks is consistent with 
that of the Ryoke MC in the xenolithic bodies and converges with the structure of the MTL from west to east.

Quaternary sediments

The Quaternary deposits in the Ogawara District consist of terrace deposits, landslide deposits, alluvial cone deposits, rock glacier 
deposits, valley floor deposits, and riverbed deposits. The terrace deposits, approximately 3 m thick, are composed of gravel with minor 
amounts of sand and mud and are distributed in the restricted area of the Shiokawa, Ochiai, and Kamasawa areas along the Koshibagawa 
and Kashio Rivers. Landslide deposits are widely observed on the gentle slopes of the Mikabu and Kurokawasawa Units. In this area, 
prominent landslide deposits exist in Tsugamurayama, Kitanohara, Wazo, Mukoyama Ranch, Nashihara, Irisawai, Kurokawa Ranch, 
and Kitagawa Ranch from south to north. Alluvial cone deposits are usually observed along the Kashio, Aoki, Koshibu, Mibu, 
Higashimata, and Nishimata Rivers, where water is abundant throughout the year. Rock glacier deposits are recognized at Mibukita (the 
northern portion of Mt. Mibu), Mibuminami (the southern portion of Mt. Mibu), and Mt. Warusawa in the Ogawara District. Valley floor 
deposits and riverbed deposits are present along some branches of the Koshibu, Aoki and Rivers.

Geological structure

A thick ductile shear zone ~1 km wide (Kashio Shear Zone) is widely exposed along the MTL in the Ogawara District. The Kashio 
Shear Zone developed immediately after the last igneous activity at ca. 71 Ma, and two stages of mylonitization (stages D1 and D2) can 
be identified from field and microstructural observations of Kashio mylonite. The retrograde P–T conditions recorded in the Kashio 
mylonite exhibit a systematic change in temperature from 710 to 450 °C at 5.2–2.6 kbar with decreasing distance from the MTL. In 
contrast, highly deformed mylonites with zoned garnets demonstrate a striking increase in pressure from 4.0 to 8.3 kbar with decreasing 
temperature from 590 to 450 °C after low-P/T type metamorphism. Such a temperature range indicating isothermal compression is 
consistent with deformation temperatures of stage D1 determined from quartz microstructures and a quartz c-axis fabric opening-angle 
deformation thermometer. Moreover, the timings of the two mylonitization episodes during retrograde metamorphism are estimated to 
be 69–67 Ma and 66–64 Ma, respectively, with a high cooling rate of ~34 °C/Myr using the revised time–temperature relationship of the 
host Ryoke granitoids. The rapid change in tectonic setting with strain localization occurred during the brief period between 69 and 64 
Ma in the subduction zone.
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The Butsuzo Tectonic Line is traced over as a change in lithology between limestone and bedded sandstone; however, there is no 
ductile or brittle shear zone along the boundary. The Yuorezawa and Oguroyama Faults, which are the unit boundary faults, show a low-
angle structure and are cut by the Todai Tectonic Zone. Other prominent fault boundaries such as the Komodatezawa and Shozawa Faults 
show a clear brittle shear zone striking NNE–SSW, which is a member of the strike-slip duplex structure (Todai Tectonic Zone). 

Applied geology

Geohazards in the Ogawara District are due to rock mass creep, landslides, collapses, rock falls, and debris flows. In particular, 
landslides are affected by lithofacies, and the strength and attitude of the local schistosity. Many of the landslides occur around the 
Mikabu and Kurokawasawa Units, which consist of ultramafic rocks and massive metabasalts. The ridge of Akaishi Mountain Range 
contains many linear depressions and double ridgelines, which are signs of deep collapse or landslides on steep mountain slopes. The 
largest geohazard event occurred in the Ogawara District in 1961 (the so-called Saburoku disaster). A large landslide of Kashio mylonite 
on Mt. Ohnishi was caused by heavy rain from a rainy season storm front, and a huge volume of debris, from 3,200 to 3,537×103 m3, 
collapsed onto the villages of Shimoichiba and Bunman. Forty-two people were killed by the huge landslide (Ohnishiyama landslide). 
In addition, all people in the Kitagawa and Shitoku areas were displaced by large landslides and debris flows by heavy rain in 1961. No 
one has lived in these areas since then.

Slab-derived fluids, which originate from dehydration reactions of the Philippine Sea plate, have been recognized at several locations 
in the Sanbagawa MC and Chichibu AC. In particular, the slab-derived fluids in the Kashio area are refined for commercial use 
("Yamashio" salt obtained from the mountains). Although these slab-derived fluids are cold mineral springs below 25 °C, the salinity of 
the fluids exceeds that of seawater. We found some slab-derived springs along the brittle shear zone in this study. The fluids are flowing 
out along the brittle shear zone around the pelitic schist and ultramafic bodies of the Kurokawasawa and Kamasawa Units in the 
Sanbagawa MC. 

The Kohikage Mine, which is classified to excavate bedded cupriferous pyritic deposits (Kieslager-type deposits), is located in the 
Chichibu AC. This mine formerly extracted pyrite, chalcopyrite, and pyrrhotite commercially. In addition, the granitic mylonite in the 
Ogawara District and riverbed deposits along the Koshibu River are currently mined as an aggregate resource for roads and concrete.
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Fig. 1　Geological map in the southern part of Nagano Prefecture, Japan
Geological map of representative metamorphic complexes, accretionary complexes, and igneous complexes in the southern part of Nagano 
Prefecture, Japan, showing the location of the Median Tectonic Line (MTL) and Itoigawa–Shizuoka Tectonic Line (ISTL), modified after the 
1:200,000 seamless digital map of Japan V2 (Geological Survey of Japan, AIST, 2022). The black solid box indicates the study area of the 
Ogawara District, shown in more detail in Fig. 2. Black, gray and white stars show sampling locations for radiolarian fossils previously reported 
(1Ito and Nakamura, 2021; 2Kanemoto and Otsuka, 2000a). Filled circles and white circles are sampling locations for reported zircon U–Pb ages 
in clastic rocks (3Tokiwa et al., 2018; 4Shimura et al., 2021; 5Sugimoto et al., 2019). BTL: Butsuzo Tectonic Line, AC: accretionary complex, 
MC: metamorphic complex, PMC: plutono-metamorphic complex, U: unit.
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Fig. 2　Geological map of the Ogawara District
MC: metamorphic complex, AC: accretionary complex, PMC: plutono-metamorphic complex, U: Unit, F: formation. 



− 186 −

Fig. 3　Summary of geology in the Ogawara District 
Geological time scale is based on the Latest database of Geological Society of America (GSA geological time scale v.6.0; Walker and 
Geissman, 2022). Representative periods of igneous activity with regional and contact metamorphism in the Nagano and Mikawa area are 
superimposed (1Kawakami et al., 2022; 2Miyazaki et al., 2023; 3Takatsuka et al., 2018a; 4Takatsuka et al., 2018b). The timing of brittle 
deformation (5Kubota and Takeshita, 2008; 6Kanai and Takagi, 2016; 7Kubota et al., 2020) and ductile deformation with amalgamation of low- 
and high–P/T type metamorphic belts (8Nakamura et al., 2022) reported previously are shown. The timing of brittle deformation along the 
Median Tectonic Line and Akaishi Tectonic Line in the Akaishi Mountain Range are from 9Shibata and Takagi, (1988), 10Tanaka et al. (1995), 
11Sugiyama et al. (2018), 12Takagi et al. (2019). The timing of surface exposure of high–P/T type (Sanbagawa) Metamorphic Rocks is from 
13Narita et al. (1999). Timing of the bending of median tectonic line due to the collision of Izu-Ogasawara arc is based on the paleomagnetic 
data in the Miocene sediments along the Median Tectonic Line (14Sako and Hoshi, 2014; 15Hoshi, 2018). The 2σ variations of YSG and YC1σ 
are defined as a maximum depositional age in each unit. High–P/T type metamorphism are inferred from the reported K–Ar dating in the 
Ogawara district and related metamorphic complex. The timing of igneous activity with low–P/T type metamorphism are plotted from the 
previous ages data in the Chubu area of Ryoke plutono-metamorphic complex. The fossil age is inferred from the reported age in the Ichinose 
district. Plate azimuth (˚) and plate velocity (cm/year) at two invariant points (140˚E, 40˚N and 135˚E, 35˚N) were reconstructed based on the 
supplementary file of 16Müller et al. (2016), 17Matthews et al. (2016), and using GPlate software (www.gplates.org). MC: metamorphic 
complex, AC: accretionary complex, PMC: plutono-metamorphic complex, U: unit, F: formation, MTL: Median Tectonic Line.
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裏表紙写真説明：大
おお

籠
こもり

岳
だけ

から白河内岳に続く稜線
白い岩石からなるチャート （手前）と褐色の玄武岩（奥）で色彩コントラストが明
瞭に認められる．標高 2,700 mを超える赤石山地稜線まで海洋プレート上で堆積し
た岩石が隆起している．大籠岳山頂から南側稜線を撮影．

Back Cover Photo: The ridge line leading from Mt. Okomori to Mt. Shirogochi
Clear color contrast between the white chert (front side) and the brown basalt (back side) 
can been recognized along the ridge line. Pelagic rocks formed on the sea plate are uplifted 
up to the ridge line at over 2,700 m. The photo was taken from the top of Mt. Okomori to 
the southern ridge line.
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