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第 1章　地　　形

（武藤　俊）

5万分の 1地質図幅「門
かど

」（以降，門図幅）の地域は，北
緯 39°50 ′ 10.1 ″～40°0 ′ 10.1 ″，東経 141°29 ′ 47.2 ″～141°44 ′
47.1 ″（日本測地系では北緯 39°50 ′～40°00 ′，東経 141°30 ′
～141°45 ′）で囲まれる範囲であり，北上山地北部中央に
位置する（第 1. 1図）．行政区としては大部分が岩手県下
閉伊郡岩泉町北部に含まれ，北西部が同県岩手郡葛巻町
南東部，南西端部が同県盛岡市北東部に含まれる（第 1. 2
図）．北上山地は西側の内陸縁を北上川と馬

ま

淵
べち

川
がわ

に境さ
れ，東側は太平洋沿岸まで連なる山地である（第 1. 1図）．
最高峰は標高 1,917 mの早

はや

池
ち

峰
ね

山
さん

だが，多くの山頂は

第 1. 1図　北上山地の地形陰影図
国土地理院の発行する地形陰影図（https://maps.gsi.go.jp/）を用いて作成．

600–1,300 mの高さを持っており，中央部の早池峰連峰か
ら南北へ低くなる傾向を持つ（Nakamura，1963；檜垣ほ
か，2005）．北上山地の主な地形的特徴は，600–1,300 mの
比較的揃った標高を持つ山頂とそれらを結ぶ平坦な稜
線，その周辺の緩傾斜な斜面，これらを浸食するV字谷
である（Nakamura，1963）．このうち緩傾斜な稜線や谷は，
最終氷期までに起きた周氷河性の凍結破砕による岩屑の
生成や，凍結・融解の繰り返しによる匍行の影響を受け
て形成されたものであり，主に内陸部に分布する（第 7章
を参照）．V字谷などの比較的急傾斜な地形は，太平洋寄
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第 1. 2図　門図幅地域の行政区画，主な山岳，河川，地名及び国道

りの過半部や内陸の山地縁辺部を特徴づける（第 1. 1
図）．ただし，太平洋に近い地域でも田

た

野
の

畑
はた

や田
た

老
ろう

に代表
される深成岩体の分布域では，急傾斜な谷が少なくなっ
ている．北上山地の標高分布をより詳しく見ると，標高
700–1,100 mと 300–600.mに標高の揃った山稜からなる小
起伏面が分布し，更に下位の標高 300 m以下に現在の谷
底面に連なる小起伏面が分布する（Nakamura，1963，
1964；檜垣ほか，2005）．
門図幅地域は北上山地の北部，東西横断面ではおよそ
中央に位置する．上記の小起伏面のうち，最も高い標高
700–1,100 mの面が主に分布している．地域南西部の早坂
高原や北隣陸中関図幅地域から続く袖山高原（葛巻町）
周辺では，北上山地内陸部に特徴的な標高 1,000 m程度
の緩傾斜な山稜と谷からなる周氷河作用の影響を強く受

けた地形が見られる（第 1. 3図A）．これ以外の地域では，
緩斜面からなる山稜や谷は僅かにしか見られず，比較的
急傾斜な谷及びこの谷地形に挟まれた標高 700–900.mの
狭まった稜線が特徴である（第 1. 3図B）．比較的急傾斜
な谷が発達する山域でも，稜線の高さが非常に揃ってい
る点に北上山地の地形的特徴が現れている．上記の特徴
のため，門図幅地域内には目立った独立峰は無いが，主
な山頂には早坂高原の上

かみ

明
みょう

神
じん

山
やま

，図幅地域中～東部の穴
あな

目
め

ヶ
が

岳
だけ

・黒森山・折
おり

壁
かべ

岳
だけ

，北西部の突
つく

柴
し

森
もり

がある（第 1. 2
図）．門図幅地域における主要な河川は小

お

本
もと

川
がわ

・馬淵川・
安
あっ

家
か

川
がわ

である．このうち小本川と安家川は東方に流下し
太平洋に至り，馬淵川は門図幅地域内で南東から北西へ
180°流路の向きが変わり，北方の二戸市から青森県三戸
町でさらに北東方向に転じて八戸市で太平洋に至る．な
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第 1. 3図　門図幅地域の地形の特徴
（A）地域南西部早坂高原を南東より望む．早坂高原は上明神山から左手前に続く草地のある平滑な尾根．撮影者のいる尾根
との間には三田貝川の谷がある．緩傾斜で広い尾根と谷が特徴的．（B）葛巻町遠矢場南方の沼ノ平付近から図幅地域中央部
を望む．標高の揃った稜線とV字谷が特徴的．穴目ヶ岳手前で左右に伸びる緩傾斜部は小本川の谷斜面のうち湯沢鹿深成岩
体と白亜系・古第三系の分布に沿って形成された部分．

お，門図幅地域南西端の早坂高原より南西側を流れる小
河川は合流して丹

たん

藤
どう

川
がわ

となった後，概ね北西方向に向
かって北上川に合流する．
門図幅地域には組織地形が認められ，大きく分けて断

層に沿ったリニアメント，白亜系・古第三系上の緩傾斜
地形，白亜紀深成岩体上の緩傾斜地形，石灰岩カルスト
地形の 4種類に分類できる．断層に沿ったリニアメント
として最も顕著なものは小本川断層のリニアメントであ
り，小本川の流路は図幅地域南東部で小本川断層に概ね
沿っている．これと比較すると顕著ではないが，小本川
断層の北西延長では葛巻町荒沢口付近にもリニアメント

が見られる．門図幅地域におけるその他の断層に沿った
リニアメントとしては，南西端部にて南方から伸びる釜

かま

津
つ

田
た

–夏屋–道又断層に沿うのものがある．小本川断層に
沿った白亜系・古第三系堆積岩の分布域では，周囲の
ジュラ紀付加体の分布域と比較して緩傾斜な地形となっ
ている．また，葛巻町泥

どろ

這
ばい

周辺の馬淵川，岩泉町国
くに

境
ざかい

北
東の山中などの深成岩体の分布域に，規模は大きくない
が周囲のジュラ紀付加体分布域と比較して緩傾斜な地形
が認められる．国境周辺の小本川は，上記白亜系・古第
三系と深成岩体上の緩傾斜な地形のため幅広い谷となっ
ている．
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第 1. 4図　石灰岩地形
（A）追子沢両岸の切り立った斜面と平坦な頂部を持つ石灰岩の山地．奥に見える平坦な山頂は南安家面．（B）江川ドリーネ．

門図幅地域北東部では，ジュラ紀付加体中の大規模石
灰岩体（安

あっ

家
か

石灰岩；第 3章 6節）の分布域においてカル
スト地形が形成されている（小貫，1969，1981；石田，
1986；中塚，1996）．図幅地域内では，標高 550–750.mの
山頂部に北安家面・南安家面・高須賀面・西江川面など
の平坦面が分布し（第 1. 4図A），そこから 200–300.m程
度低い位置にある谷間には元村面・高

たか

内
ない

沢
ざわ

面・安
あん

念
ねん

–白
木沢面などの平坦面が分布する（東北経済開発セン
ター，1978）．これらの平坦面上には，ウバーレやドリー

ネが発達し（石田，1986；中塚，1996），代表的なものとし
て石
いし

峠
とうげ

から県道 7号を安家方面へ向かう左手に見られる
径 150 mの江川ドリーネがある（第 1. 4図B；柳沢・岡
本，1997；東隣岩泉図幅地域内）．また，石灰岩地帯には
数多くの洞窟と湧水地点が存在している（東北経済開発
センター，1978；村井ほか，1985）．前者の代表的なもの
は，総延長が数km以上に及ぶ安家洞と氷

しが

渡
わたり

洞である（村
井ほか，1985）．
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第 2章　地 質 概 説

（武藤　俊・野田　篤）

2. 1　概　要

東北日本の北上山地では，カンブリア紀～シルル紀に
形成された基盤とシルル系～白亜系の浅海堆積岩からな
る南部北上帯，石炭紀前期及び前期三畳紀の付加体から
なる根

ね

田
だ

茂
も

帯，主にジュラ紀の形成年代を持つ付加体か
らなる北部北上帯が，南西から北東，すなわち陸側から
海側に上記の順で配列する（永広ほか，2005；川村ほか，
2013）．これらに前期白亜紀花崗岩類が貫入し，更に上部
白亜系～古第三系堆積岩の被覆と古第三紀火山岩類の貫
入・噴出が一部で見られる．5万分の 1地質図幅「門

かど

」（以
下，門図幅）の区画は北上山地の北部中央にあり（第 1. 1
図），北部北上帯に属するジュラ紀付加体と白亜紀以降に
形成された花崗岩類・火山岩・堆積岩が分布する（第 2. 1
図，第 2. 2図）．門図幅地域で最も古い地質体は全域に分
布するジュラ紀付加体である．前期白亜紀花崗岩類は門
図幅地域の北西部・中央部・南部に点在し，ジュラ紀付
加体の構造を切って貫入している．上部白亜系～古第三
系堆積岩は中央部～南東部にかけて細長く分布し，ジュ
ラ紀付加体と前期白亜紀花崗岩類を不整合に覆って堆積
している．古第三紀火山岩類は主に南東端部に小規模に
分布し，北縁を白亜系～古第三系堆積岩とともに小

お

本
もと

川
がわ

断層で切られている．上記に加え，第四紀に形成された
斜面堆積物・段丘堆積物が山域や河川沿いに分布する．
門図幅地域を含む地質図としては，下記のものが存在

する．岩手県土木部（1954）は岩手県を網羅する 10万分
の 1の地質図をまとめた．5万分の 1縮尺では岩手県に
よる表層地質図「門」が発行された（岩手県編，1973）．小
貫（1969）は門図幅地域中央部を含む地質図を示したが，
層序単元の境界線のみであり岩相分布は示されていな
い．杉本（1974a，1980）及び山口（1981）は，門図幅地域
北東部から東部にかけての地質図を公表した．中でも，
杉本（1974a）では詳細なルートマップや層序の記載がな
され，北上山地北東部の模式層序の確立に大きく貢献し
た．地質調査所では，門図幅地域を含む 20万分の 1地質
図幅「盛岡」を発行した（吉田ほか，1984）．村井（1985，
1986）は杉本（1974a，1980）及び山口（1981）に未公表
データを加えた岩泉町全域の地質図を描き，これらによ
り門図幅地域の北西部の葛巻町と南西端部の盛岡市以外
が網羅されている．ただし，模式地や層序単元境界のルー
トマップ・柱状図は示されておらず，本文内では層序及
び地史が混乱した状態にあることが記されている（村

井，1985，1986）．各地質系統についてのより詳細な既存
の地質図についてはそれぞれの章の研究史の項目で述べ
る．
なお，本章では引用を最低限にしており，記述の根拠
に関しては続く各地質系統の章を参照されたい．

2. 2　地 質 系 統

2. 2. 1　ジュラ紀付加体
北部北上帯のジュラ紀付加体の地表分布は門図幅地域
の大部分を占めている．構造的関係が明確なものとして，
上位に位置し形成年代が古いものから門

かど

馬
ま

ユニット・三
み

巣
す

子
ご

ユニット・大
おお

鳥
とり

ユニット・関ユニット・高
たか

屋
や

敷
しき

ユ
ニットが，概ね南西から北東に順に配列して分布する
（第 2. 1図）．このほかに，門図幅地域北西部の江

え

刈
かり

地域
で断層に挟まれて分布する江刈ユニットが存在してい
る．門馬ユニットは泥質混在岩を主体とし，玄武岩類・
チャート・砂岩の岩体を含む混在相からなる．三巣子ユ
ニットはほぼ泥質混在岩からなり，基質をなす泥岩に明
緑色粘土岩を挟む点で特徴付けられる．大鳥ユニットは
大部分が泥質混在岩中にチャートと砂岩の岩体を含む混
在相からなるが，構造的最下部は主にチャートと珪質泥
岩の整然相からなる．構造的最下部の整然相を大

おお

越
こし

沢
ざわ

サ
ブユニット，それ以外の混在相を大坂本サブユニットと
区分する．関ユニットはチャート・珪質泥岩・泥岩・砂
岩が累重する整然相からなる．門図幅地域内の本ユニッ
トは大部分で砂岩層を欠いている．高屋敷ユニットは構
造的下部の安

あっ

家
か

サブユニットに属する石灰岩と，上部の
松ヶ沢サブユニットに属する泥岩及び泥質混在岩の基質
中に玄武岩類・石灰岩・チャート・珪質泥岩・砂岩・礫
岩の岩体が含まれる破断相～混在相からなる．江刈ユ
ニットは泥質混在岩と泥岩からなる基質と石灰岩・
チャート・砂岩の岩体から主に構成される混在相及び破
断相からなる．各ユニットの付加年代は，周辺地域の先
行研究とも合わせて，門馬ユニットが三畳紀末レーティ
アン期～中期ジュラ紀アーレニアン期，大鳥ユニットが
中期ジュラ紀アーレニアン期～バトニアン期，関ユニッ
トが中期ジュラ紀バトニアン期～後期ジュラ紀キンメ
リッジアン期，高屋敷ユニットが後期ジュラ紀キンメ
リッジアン期，江刈ユニットが後期ジュラ紀キンメリッ
ジアン期直後である（第 2. 2図）．三巣子ユニットについ
ては不明である．これら三畳紀末～ジュラ紀末に形成さ
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北上花崗岩類（前期白亜紀 )
岩脈類（前期白亜紀）

江刈ユニット

高屋敷ユニット

断層

サブユニット境界
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北
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北
上
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ジ
ュ
ラ
紀
付
加
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横道層

平
庭
岳
向
斜

葛
形
背
斜
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樺
森
断
層

岩
谷
断
層
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関
－
大
平
断
層

栗
山
断
層

大
越
沢
断
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国
境
断
層

岩
谷
断
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上
明
神
山
断
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上
明
神
山
断
層

突柴森岩体
天神森岩体

釜津田－夏屋－道又断層
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平
庭
岳
向
斜

葛
形
背
斜

江刈背斜
樺
森
断
層

岩
谷
断
層

小本川断層

小本川断層

大越沢断層
関
－
大
平
断
層

栗
山
断
層

大
越
沢
断
層

国
境
断
層

岩
谷
断
層

上
明
神
山
断
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上
明
神
山
断
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突柴森岩体
天神森岩体

釜津田－夏屋－道又断層

小屋
瀬断
層

小屋
瀬断
層

第 2. 1図　門図幅地域の地質概略図
第四系の分布は省いている．
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第 2.2 図
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ル
ム
紀

石
炭
紀

氾濫原及び谷底低地堆積物 埋谷緩斜面
堆積物頂部緩斜面堆積物 麓部緩斜面堆積物

小川層群

二升石流紋岩 松橋流紋岩 松橋安山岩類

前期白亜紀北上花崗岩類

北部北上帯ジュラ紀付加体

天神森岩体

門馬ユニット

門図幅地域外
年代制約なし

門図幅地域

三巣子ユニット

大鳥ユニット
関ユニット

高屋敷ユニット
江刈ユニット

突柴森岩体 湯沢鹿岩体 砂子岩体 堺ノ神岩体

横道層

上位河成段丘堆積物
下位河成段丘堆積物

岩
脈
類

付
加
年
代

海
洋
性
岩
石
の
年
代

不
明
な
下
限

上部白亜系～古第三系

第四系

古第三紀火山岩類

第 2. 2図　門図幅地域の地質総括図
地質年代は国際地質年代表v2023/09（Cohen et al.，2013；updated）に基づく．地質年代単元名の「期」
は省略している．
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れた付加体ユニットが，構造的上位に向かって順により
古くなるように累重している．

2. 2. 2　前期白亜紀北上花崗岩類・岩脈類
本報告では，北上山地の前期白亜紀に形成された主に
花崗岩類からなる深成岩類を，久保（2010）などにならい
北上花崗岩類と呼称する．門図幅地域における北上花崗
岩類の地表分布は比較的少なく，長径 4 km以下の突

つく

柴
し

森
もり

岩体，湯
ゆ

沢
ざわ

鹿
しか

岩体，砂
すな

子
こ

岩体が北西～中央部に点在する
ほか，南北の隣接図幅地域に大部分が分布している天

てん

神
じん

森
もり

岩体と堺
さかい

ノ
の

神
かみ

岩体の端が含まれる（第 2. 1図）．天神森
岩体，突柴森岩体，湯沢鹿岩体，砂子岩体の大部分はトー
ナル岩～石英閃緑岩からなり，突柴森岩体では斑れい岩
を，湯沢鹿岩体では石英斑れい岩を含む．堺ノ神岩体の
み，閃緑岩～石英閃緑岩が卓越する．
岩脈類は門図幅地域全体にわたってジュラ紀付加体の
岩石に貫入している．組成・斑晶鉱物・粒径は多岐にわ
たるが，代表的なものに単斜輝石安山岩，斑状黒雲母普
通角閃石トーナル岩，細粒斑状石英閃緑岩，普通角閃石
デイサイト，斑状閃緑岩がある．このうち斑状黒雲母普
通角閃石トーナル岩と普通角閃石デイサイトはそれぞれ
早坂峠東方と穴

あな

目
め

ヶ
が

岳
だけ

北方において地質図に表現可能な
岩体を形成するが（第 2. 1図），それ以外の岩脈は幅 50 m
に満たない．単斜輝石安山岩は北上花崗岩類の熱変成を
受けており花崗岩類より前に貫入している．他の岩脈類
については，大部分は北上花崗岩類との前後関係が明ら
かでないが，花崗岩類より後に貫入した岩脈も確認され
ている．
北上花崗岩類は周囲のジュラ紀付加体に広く接触変成
を与えている．全ての岩体の周囲に黒雲母帯が認められ，
中でも天神森岩体に近い部分では紅柱石の生成が顕著で
ある．また，図幅地域北東端では黒雲母帯に取り囲まれ
て菫青石帯が僅かに存在する．なお，門図幅地域では花
崗岩類の地表分布近傍以外でも，広く接触変成作用で生
じた黒雲母が認められる．

2. 2. 3　上部白亜系〜古第三系堆積岩
門図幅地域には，上部白亜系横

よこ

道
みち

層と古第三系小
こ

川
がわ

層
群が分布する．主な分布域は，国

くに

境
ざかい

峠から門の市街地に
かけての，小本川に沿う北西–南東方向に細長い地域で
ある（第 2. 1図）．また，袰

ほろ

綿
わた

から松橋にかけての地域に
も，東西方向に細長く分布する．横道層は主に礫岩・砂
岩・シルト岩からなり，凝灰岩，炭質泥岩及び石炭を挟
む．小川層群は，下位から小松層・名

な

目
め

入
いり

層・大久保層・
雷
いか

峠
とうげ

層で構成され，凝灰岩・礫岩・砂岩・シルト岩から
なり，炭質泥岩及び石炭を含む．いずれも陸成層である．
横道層は，礫岩及び砂岩を主体とする下部と砂岩及び
シルト岩を主体とし，凝灰岩，炭質泥岩及び石炭を挟む
上部に区分される．層厚は最大で 120 m程度である．横

道層は，後期白亜紀を示唆する植物化石が得られている
こと，また凝灰岩中のジルコンU–Pb年代が約 86 Maを示
すことから，後期白亜紀コニアシアン期～サントニアン
期以降の堆積物である．海棲動物化石は見られず，岩相
や堆積構造から網状河川及びその氾濫原で堆積したと推
測される．門図幅地域東方の岩泉地域に分布する沢

さわ

廻
まわり

層
や久慈地域の久慈層群国

くに

丹
たん

層に対比される．
小川層群は，横道層を非整合に覆う古第三系の陸成層
で，名目入付近から小松沢を経て雷峠沢まで良く発達す
る．本層群は先述の通り 4層に分けられる．上限を小本
川断層によって切断されているため正確な層厚は不明だ
が，全体で少なくとも 800 m以上ある．小松層から産出
する植物化石や凝灰岩中のジルコンU–Pb年代に基づき，
暁新世後期のサネティアン期から始新世前期のイプレシ
アン期以降の堆積物である．多産する植物化石や炭層に
基づき，蛇行河川及びその氾濫原や湖沼域に堆積したと
考えられる．本層群は，岩泉地域の清水川層，久慈地域
の野田層群に対比される．

2. 2. 4　古第三紀火山岩類
古第三紀火山岩類は門図幅地域南東端の二

に

升
しょう

石
いし

周辺
に小規模に分布する二升石流紋岩，松橋流紋岩及び松橋
安山岩類からなる（第 2. 1図）．二升石流紋岩はジュラ紀
付加体に，松橋流紋岩及び松橋安山岩類はジュラ紀付加
体と上部白亜系横道層に貫入している．本報告では二升
石流紋岩から 44.2.MaのジルコンU–Pb年代を得ており，
火成活動の時期は始新世ルテシアン期である．これら古
第三紀火山岩類と類似した火山岩類が，門図幅地域南部
の三

み

田
た

貝
かい

や袰綿でも地質図に表現できない規模で認めら
れる．

2. 2. 5　第四系
門図幅地域には第四紀後期の更新世チバニアン期～完
新世に形成された陸成堆積物が分布し，それらの多くは
緩斜面や平坦面を成している．これらは山域の稜線付近
を構成する頂部緩斜面堆積物，山麓部を構成する麓部緩
斜面堆積物，小河川沿いや山域の谷底の緩斜面を構成す
る埋谷緩斜面堆積物，主要河川沿いの平坦面を構成する
上位及び下位河成段丘堆積物と氾濫原及び谷底低地堆積
物からなる．頂部緩斜面堆積物と麓部緩斜面堆積物は，
チバニアン期の氷期及び後期更新世の最終氷期に，山域
で主に周氷河作用により形成された岩屑がそれぞれ稜線
付近と山麓部の斜面に堆積したものである．いずれも厚
さ 10 m以下の礫及び含礫泥を主体とする．山間部の小河
川沿いや谷底の緩斜面を構成する堆積物を，成因によら
ず本報告では埋谷緩斜面堆積物とした．これには，麓部
緩斜面堆積物と類似したチバニアン期～後期更新世の主
に周氷河性の堆積物に加え，完新世に形成された流水性
や崖錐性の堆積物が含まれる．堆積物は礫，砂及び泥か



− 9 −

らなる．上位河成段丘堆積物は，小本川沿いに僅かに分
布するチバニアン期～後期更新世に形成された堆積性段
丘であり，層厚数m以上の礫及び砂からなる．上位河成
段丘は，頂部緩斜面と麓部緩斜面の形成と同時期に，こ
れに寄与した周氷河性の砕屑物が河川域にもたらされて
形成された．上記の地形面全てを地形的に切る完新世の
浸食性段丘面と現河川沿いの低地面に，それぞれ下位河
成段丘堆積物と氾濫原及び谷底低地堆積物が分布してい
る．いずれも層厚数mの礫，砂及び泥からなる．

2. 2. 6　地質構造
門図幅地域の地質構造を規制する主な要素には，大部

分に露出するジュラ紀付加体の構造，ジュラ紀付加体と
一部では前期白亜紀花崗岩類を切る北北西–南南東高角
断層，北西–南東～東西走向で古第三系小川層群と古第
三紀火山岩類を切る小本川断層，小本川断層を切る国境
断層，小

こ

屋
や

瀬
せ

断層を含む北東–南西～東西系断層がある．
ジュラ紀付加体の各ユニットは，内部の地質構造とほぼ
平行なユニット境界断層で，構造的上位が古い付加年代
となる順で累重している．門図幅地域で認定されたユ
ニット境界断層は，構造的上位から順に，門馬ユニット
と三巣子ユニットが接する上

かみ

明
みょう

神
じん

山
やま

断層，三巣子ユニッ
トと大鳥ユニットが接する岩谷断層，大鳥ユニットと関
ユニットが接する大越沢断層，関ユニットと高屋敷ユ
ニットが接する関–大

おお

平
だいら

断層である．ユニット境界断層
は，初生的には付加体形成に関わった衝上断層であった
と推定される．ユニット境界断層により構造的に累重し
たジュラ紀付加体が，全体として半波長 2–5.kmの褶曲に
よって変形されている．これらは北隣陸中関図幅地域か
ら続く平庭岳向斜，葛形背斜，そして本報告で新たに認
定した江刈背斜である．北北西–南南東高角断層は樺森
断層・栗山断層・釜

かま

津
つ

田
た

–夏屋–道又断層の 3断層だが，
規模や活動時期は異なっている．樺森断層はジュラ紀付
加体とその褶曲構造を切って垂直変位を与える総延長約
10 kmの断層であり，前期白亜紀の北上花崗岩類に貫入
されている．栗山断層は総延長 6 kmであり，ジュラ紀付
加体と北上花崗岩類を切る．釜津田–夏屋–道又断層は，
南方に 50 km連続するリニアメントをなしており，ジュ
ラ紀付加体を切ることがわかっている．小本川断層は，
上部白亜系～古第三系堆積盆の北縁と古第三紀火山岩類
（二升石流紋岩）の北縁を切る断層であり，古第三紀以降
に活動した，左横ずれ成分と北側が上昇する縦ずれ成分
を持った断層である．上部白亜系～古第三系堆積盆の西
限である国境断層より北西では，ジュラ紀付加体の大鳥
ユニットと江刈ユニットの境界をなす．北東–南西～東
西系断層のうち顕著なものは，国境断層と小屋瀬断層で
ある．これらは上部白亜系～古第三系と小本川断層を切
る，門図幅地域で確認できる最も新しい断層である．北

東–南西～東西系断層には，上記 2断層と同様に小本川
断層を切る小規模なものや，前期白亜紀花崗岩類を切る
ものが確認できているが，大部分については活動時期の
制約が難しく，異なる活動時期の断層をまとめている可
能性がある．

2. 3　用語の定義

緯度・経度の表記は世界測地系に，岩石と鉱物の和名
は日本工業規格 JISA0204（日本規格協会，2019a）及び
JISA0205（日本規格協会，2019b）に従う．地質図における
岩相境界・断層・褶曲軸の位置精度は JISA0204に基づい
て表記し，信頼区間は境界線から 250 m未満を「正確」，
250 m以上 500 m未満を「ほぼ正確」，500 m以上 1,000 m
未満を「推定」とした．付加体の構造層序単元として，本
報告では「ユニット」を用いる．ただし，既存研究で用い
られた名称に関しては，原典の単元名を表記した．従来，
付加体の構造層序単元には一般的に「ユニット」や「コン
プレックス」が用いられてきた．このうち後者では，「複
数の岩相が混ざり合って分布し，地質図上でそれ以上の
細分が不可能なもの」と定義する国際層序ガイド
（Salvador，2013）との整合性が取れていない例や，
accretionary complexの対訳としての「付加コンプレック
ス」の様なより上位階層で使用される例（例えば，四万十
付加コンプレックス）との混同の恐れが問題となる．一
方「ユニット」には個別の研究で非公式な岩相区分に用
いられる側面もあるが，上記の問題を含む既存の名称・
定義との齟齬を避けることができる．本報告では公式な
層序単元である，「層」（formation）と同格のものとして用
いる．
付加体の岩相の記述においては，変形の程度に応じて，
地層の連続性や累重関係がほぼ保存されているものを
「整然相」，地層が破断され連続性が途切れているものを
「破断相」，地層の連続性が完全に失われブロック・イン・
マトリックス構造をなすものを「混在相」と呼称する．空
間規模の表現において，「岩体」は地質図に表現可能な 50 
m以上の規模のものを，「岩塊」は露頭規模のものを，「岩
片」は標本規模以下（薄片も含む）のものをいう．付加体
の付加年代は，一般に復元された海洋プレート層序にお
ける海溝充填砕屑物の堆積年代で近似される（例えば，
Matsuda.and.Isozaki，1991；松岡ほか，1998）．本報告でも
この考えに従い，海溝充填砕屑岩類の年代を付加年代と
して扱う．地層名に関しては，国際層序ガイド第 3章 4.a
（Salvador，2013）に則り，出版物として公表されたものだ
けを公式なものとして扱う．地質年代の区分及び年代値
は，国際層序委員会による国際年代層序表v2023/09
（Cohen et al.，2013；updated）に従う．
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第 3章　ジュラ紀付加体

（武藤　俊）

3. 1　概要と研究史

3. 1. 1　概要
北部北上帯に属するジュラ紀付加体の各単元は，大局
的には北西–南東方向に帯状配列しており，ジュラ紀付
加体全体の北東–南西断面において門図幅地域はおよそ
中央部に位置する．門図幅地域に分布するジュラ紀付加
体は，構造的上位から下位の順に門

かど

馬
ま

ユニット，三
み

巣
す

子
ご

ユニット，大
おお

鳥
とり

ユニット，関ユニット，高
たか

屋
や

敷
しき

ユニット，
江
え

刈
かり

ユニットである（第 2. 1図）．このうち江刈ユニット
以外は，概ね南西から北東にかけてこの順で配列してい
る．江刈ユニットは小

お

本
もと

川
がわ

断層と樺
かば

森
もり

断層に挟まれて分
布する．門馬ユニットは泥質混在岩を主体とし，苦鉄質
岩・チャート・珪質泥岩・珪長質凝灰岩・砂岩の岩体を
含む混在相からなる．三巣子ユニットはほぼ泥質混在岩
からなり，僅かに玄武岩類・チャート・砂岩の岩体を含
む混在相であり，基質をなす泥岩に明緑色の粘土岩を挟
む点で特徴付けられる．大鳥ユニットは構造的最下部の
大
おお

越
こし

沢
ざわ

サブユニットとそれ以外の大坂本サブユニットに
区分され，前者はチャートと珪質泥岩の整然相，後者は
泥質混在岩が主にチャート・砂岩の岩体を包有する混在
相からなる．大坂本サブユニットの中でも構造的下位か
ら上位にかけて変形様式やチャート及び砂岩岩体の量が
変化する．大鳥ユニットの一部では石炭紀後期から中期
ジュラ紀までの連続的な海洋プレート層序が見られるこ
とも特徴である．関ユニットはチャート・灰色珪質泥岩
及び粘板岩質泥岩・砂岩が主に累重する整然相である．
砕屑岩部分は，門図幅地域北部では砂岩主体だが，南部
に向けて珪質泥岩及び泥岩主体へと漸移する．関ユニッ
トにはペルム紀～ジュラ紀の海洋プレート層序が比較的
良く保存されている．高屋敷ユニットは構造的下部の安

あっ

家
か

サブユニットと構造的上部の松ヶ沢サブユニットに区
分される．安家サブユニットは，門図幅地域では主に石
灰岩からなり，最上部でチャートへ移化する．北隣陸中
関地域などでは石灰岩の層序的下位に玄武岩類を伴う．
松ヶ沢サブユニットは，主に泥岩からなる基質中に玄武
岩類・石灰岩・チャート・珪質泥岩・珪長質凝灰岩・砂
岩・礫岩の岩体が含まれる破断相～混在相である．松ヶ
沢サブユニットは上記の様に地質図規模での岩体の側方
連続性は良くないが，露頭規模では主に整然相～破断相
を示す．江刈ユニットは泥岩及び泥質混在岩中に石灰
岩・チャート・珪長質凝灰岩・珪質泥岩・砂岩の岩体が

含まれる混在相～破断相である．三巣子ユニット以外か
らは珪質泥岩及び砕屑岩の年代が得られており，周辺地
域の先行研究とも合わせると，門馬ユニットが三畳紀末
レーティアン期～中期ジュラ紀アーレニアン期，大鳥ユ
ニットが中期ジュラ紀アーレニアン期～バトニアン期，
関ユニットが中期ジュラ紀バトニアン期～後期ジュラ紀
キンメリッジアン期，高屋敷ユニットが後期ジュラ紀キ
ンメリッジアン期，江刈ユニットが後期ジュラ紀キンメ
リッジアン期直後の付加年代を持つ．

3. 1. 2　研究史
北上山地北部の地質は，古くは深海相によって特徴付
けられるとして，北上山地南部のものと区別された（湊，
1950）．主な構成要素である泥質岩からは化石が得られて
いなかったが，点在する石灰岩中のフズリナやサンゴな
どの化石を基に古生界に対比され，岩相により 3区域に
分けられた（第 3. 1図A；小貫，1956）．その後，北上山
地北部のうち，北東縁部にはジュラ系上部及び白亜系下
部が分布することが明らかになった（小貫ほか，1960）．
ただし，後者は現在ではジュラ紀付加体を被覆する火山
岩類の原

はら

地
ち

山
やま

層などに区分される．小貫（1969）は東北大
学の学位論文などをまとめた北上山地の総説を公表し，
化石産出記録や岩相の特徴に基づき地向斜造山論を前提
とした立場から層序区分を提唱した．その中で西から葛
巻構造線，岩泉構造線，田

た

老
ろう

構造線と命名された 3条の
北北西–南南東走向を持つ構造線を提唱した．しかし，小
貫（1969）において初めて公式使用された層序単元は，
個々の模式地の精密なルートマップや柱状図が示され
ず，中には一般走向である北西–南東方向の延長に並ぶ
ものもあり，層序区分や断層の定義に曖昧なものが多
かった．
島津ほか（1970）は小貫（1969）の構造線のうち葛巻構
造線と田老構造線に注目し，これらに規制された東側へ
の地向斜堆積盆の移動を想定した構造発達史を描いた．
その際，上記 2つの構造線をもって東から北部北上帯（狭
義），岩泉帯，田老帯を定義した（第 3. 1図B）．島津ほか
（1970）における「北部北上帯」の用法は，現在の定義であ
る，北上山地北部のジュラ紀付加体分布域全体の地帯と
しての北部北上帯（後述）の一部のみを指すが，この様な
用法の場合は，混乱を避けるために以降も「狭義」と付記
する．杉本幹博は，久慈から田老にかけての地域を対象
とし，北上山地北部で初めて詳細な地質図を公表し，島
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第 3.1 図
第 3. 1図　北上山地ジュラ紀付加体の地体構造区分の変遷

中央の四角は門図幅の範囲．（A）岩相分布による区分．小貫（1956）．（B）地向斜堆積盆の区分．S：島津（1970）による定義．
O：小貫（1981）による定義．Y：山口（1981）による定義．杉本（1974a）などでは岩泉帯と田老帯を境する田老構造線はやや
東に描かれる．（C）付加体の概念導入時の帯区分．大上・永広（1988）．（D）付加体地質学に基づく区分．帯・亜帯区分は永広
ほか（2005）が定義し，以降踏襲されている．ユニット区分は，北西部は高橋ほか（2016），中江ほか（2021），Muto et al.,
（2023a），内野・小松原（2024），南東部はSuzuki et al.（2007）による．U.：ユニット；C.：コンプレックス．北西部の関ユ
ニットは高橋ほか（2016），高屋敷ユニットは中江ほか（2021）の定義に従う．白亜紀以降の火成岩及び被覆層の分布域は白
抜きで示す．中江ほか（2021）では層序単元名を「コンプレックス」としているが，本図では周辺の研究に合わせて「ユニッ
ト」と表記する．
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津ほか（1970）の帯区分を採用しつつ岩相層序を確立し
た（第 3. 2図；杉本，1969，1974a）．杉本幹博による地質
図と層序区分は，後述する様に解釈は変わっているが現
在でも概ね踏襲されており，その後の北上山地北部の地
質学的研究において極めて重要な土台となった．また，
この時期にはコノドント化石が北部北上山地の多くの地
点においてチャートや一部石灰岩から報告され，チャー
トの年代は北部北上帯（狭義）と岩泉帯西部ではペルム
紀～三畳紀，岩泉帯東部と田老帯では三畳紀であること
が示された（村田・杉本，1971；豊原ほか，1980；吉田，
1980）．これにより北部北上山地の構造発達史は見直しが
迫られていたが，この時点では島津ほか（1970）が提唱し
た地向斜堆積盆の主要構造線に関していくつかの再解釈
がなされるにとどまっていた．小貫（1981）では葛巻構造
線は主要構造線から除外されて葛巻断層と改められ，代
わりに杉本（1974a）の関–大

おお

平
だいら

断層が主要構造線として
認定され関断層に改名された（第 3. 1図B）．この変更に
より北部北上帯（狭義）は関断層以西に拡大され，従来の
葛巻構造線と田老構造線の間に設定されていた岩泉帯は
破棄されて，代わりに関断層と田老構造線から改称され
た田老断層の間に安家帯が設定された（第 3. 1図B）．一
方，山口ほか（1979）は，田老構造線の両側の地層は一連
である可能性が高いとして，小貫（1981）とは異なり構造
線としての意義を棄却する観点から田老断層への名称変
更を提唱した．更に山口（1981）は，葛巻構造線にも地体
構造区分上の意義はないとし，島津ほか（1970）の北部北
上帯・岩泉帯・田老帯を全て合わせて「北部北上帯」にす
べきとした（第 3. 1図B；第 3. 2図）．なお，この用法は
概ね現在の北部北上帯の定義と一致しているが，当時は
広くは受け入れられず，例えば門図幅地域を含む範囲の
地質図を示した村井ほか（1985，1986）では山口（1981）
の地質図や層序単元を一部踏襲しつつ，北部北上帯を拡
大する再定義は採用されなかった．
平ほか（1981）や箕浦（1983）は，西南日本の研究例と照
らし合わせて北上山地北部の地層がジュラ紀に形成され
た付加体である可能性を初めて提示した．その後箕浦
（1985）や大上・永広（1988）はプレートテクトニクスの
概念に基づき北上山地北部の構造発達史を再考した．大
上・永広（1988）では古生代海洋性岩石の有無と砂岩組成
に基づき地帯区分を再編し，小貫（1981）の関断層（杉本，
1974aの関–大平断層）を岩泉構造線と呼び，西側に葛
巻–釜石帯，東側に安家–田

た

野
の

畑
はた

帯を設定した（第 3. 1図
C）．前者は小貫（1981）の北部北上帯（狭義）に，後者は
安家帯と田老帯を合わせたものに相当する．北上山地北
部における付加体の概念の導入と同時期に，一部の泥質
岩や珪質岩から放散虫化石が発見され，付加体としての
解釈を裏付けた（箕浦・対馬，1984；松岡，1987，1988；松
岡・大路，1990）．磯﨑・丸山（1991）や大藤・佐々木
（2003）は，山口（1981）の定義と範囲としては一致する，

北部北上山地のジュラ紀付加体全体を指して北部北上帯
を用いた．これらの研究では西南日本のジュラ紀付加体
との共通性が提起され，特に大藤・佐々木（2003）では岩
相や剪断帯によって区分された層序単元に基づいて，西
南日本の南部秩父帯との対比を試みた．永広ほか（2005）
は，北部北上山地のジュラ紀付加体からなる地帯を北部
北上帯と再定義し，安家–田野畑及び葛巻–釜石帯を北部
北上帯の亜帯に降格した（第 3. 1図D）．この地帯区分は
現在まで受け継がれているものである（第 3. 2図；例え
ば，Kojima.et al.，2016）．
北部北上帯の構成岩類がジュラ紀付加体として再解釈
されたことで，付加年代や海洋プレート層序の観点から
構造層序区分を再検討する動きが起きた（Suzuki et al.，
2007；永広ほか，2008）．この中で，泥質岩中に胚胎され
る放散虫化石を多産するマンガンノジュールの発見や
（吉原ほか，2002；Suzuki and Ogane，2004；Suzuki et al.，
2007；鈴木ほか，2007；永広ほか，2008）玄武岩類の岩石
化学データ（土谷ほか，1999a）が報告された．北部北上山
地にジュラ紀付加体を認定した最初の地質図幅は 5万分
の 1「早池峰山」であり，同時に最も陸側である南西縁で
は付加年代が後期三畳紀近くにまで遡る可能性が示され
た（川村ほか，2013）．また，杉本（1974a）により北部北上
帯で最も詳細な層序区分が確立された地域である安家地
域では，高橋ほか（2016）が付加体地質学的な観点から杉
本（1974a）の層序区分の一部を修正し（第 3. 2図），南部
秩父帯のジュラ紀付加体と対比した．加えて高橋ほか
（2016）は，葛巻–釜石亜帯と安家–田野畑亜帯の砂岩組
成には大上・永広（1988）が提唱した様な明確な相違がな
いことを示し，その結果両者を区別する根拠は古生代海
洋性岩石の有無のみとなった．安家地域の北側に位置す
る陸中関図幅地域及びその北西隣の一戸図幅地域でも 5
万分の 1地質図幅の整備が行われ，これにより杉本
（1974a）による層序単元のほぼ全てが付加体として再設
定された（中江，2018；中江ほか，2021）．陸中関図幅地域
と一戸図幅地域における構造層序区分は安家地域の高橋
ほか（2016）による区分と概ね調和的である（第 3. 2図）．
更に，直近では北部北上帯南西縁を含む 5万分の 1地質
図幅「外山」が刊行され（内野・小松原，2024），上記の研
究と合わせて付加体としての北部北上帯の構造層序区分
が広い範囲で進んできている（第 3. 1図D）．一方，上に
述べた研究の検討地域から離れた北部北上帯南東部で
は， Suzuki et al.（2007）が低角に累重するナップ構造を報
告している（第 3. 1図D）．
北部北上帯のジュラ紀付加体では，北上花崗岩類の接
触変成作用が原因とされる放散虫化石産出の乏しさのた
めに付加年代の制約が限られた地点からしか得られてい
なかった．一方，2010年代以降，主に砂岩を対象とした
ジルコンU–Pb年代測定が広く行われ，北部北上帯の付加
年代の研究に大きな進展をもたらした（例えば，内野，
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第 3. 2図　門図幅地域周辺の層序対比

付加体地質学導入前後で対比を簡便にするために概ね構造的な累重関係に従って下から上へ並べている．C.：コンプレック
ス，U.：ユニット，S.：サブユニット．永広ほか（2005）以降の右 3列では全体が北部北上帯に含められる．小貫（1969）の
葛巻層，五葉窪層については，他研究の層序区分との対比が不確実である．

2017，2018，2019，2021a；Ueda et al.，2018；Osaka et al.，
2023）．これらも加えた北部北上帯全体の付加年代は，全
体として陸側である南西から海側である北東に向けて，
後期三畳紀から前期白亜紀へ大局的に若化する傾向を示
す（Uchino and Suzuki，2020）．最近，付加年代に関して空
白域であった門図幅地域中央部～南西部においても，マ
ンガンノジュールから放散虫化石が（Muto et al.，印刷中
a），珪長質凝灰岩及び砂岩からジルコンU–Pb年代が報告
された（Muto et al.，印刷中b）．その結果，北東への大局
的な年代極性が支持されるとともに，km規模の褶曲や断
層運動によって従来の理解より広範囲でこの極性が擾乱

されていることが示された．上記の様に付加年代の情報
が充実したことで，北部北上帯の「ジュラ紀付加体」と呼
称されてきた地層が，後期三畳紀から前期白亜紀にかけ
ての一連の付加作用の産物であることが明らかになって
きた．ただし，本報告でも多くの先行研究と同様，大部
分を占める付加年代を基に北部北上帯の地層を「ジュラ
紀付加体」と呼称する．なお，北部北上帯南東部の釜石
地域では後期ペルム紀の付加体の存在が指摘されている
が（Nakae and Kurihara，2011），その分布の広がりについ
ては明らかになっていない．
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3. 2　門馬ユニット（Kb，Kc，Ki，Kx，Ks）

［定義・名称］
定義は川村ほか（2013）及び内野・小松原（2024）を踏
襲し，名称は永広ほか（1986）に由来する．内野・小松原
（2024）の記載を基に，北部北上帯の南西縁に分布する，
主に泥質混在岩と玄武岩類・チャート・砂岩の岩体から
なる混在相を示し，砂質・シルト質・凝灰質な葉理及び
岩片に富む泥質岩で特徴付けられる付加体と定義され
る．厚さ 100 mを越す玄武岩類とチャートの岩体が特徴
的であり，門図幅地域内では前者は最大で 600 mに達す
る．本ユニットは，宮古市門馬にて定義された門馬層（永
広ほか，1986）を川村ほか（2013）が付加体の構造層序単
元として採用したものであり，内野・小松原（2024）にて
門図幅地域の南西に位置する外山図幅地域まで分布が拡
張された．本報告にて早坂高原までその分布が確認され，
構造的な下限が明緑色粘土岩を泥質岩中に含む三巣子ユ
ニットとの境界に定義された．門馬層の名称は山崎
（1985）が初出であるが，この講演要旨では模式地と境界
が定義されておらず，地層名としては永広ほか（1986）が
定義を成立させた．外山図幅地域内では過去に中津川コ
ンプレックスという名称が用いられてきたが（例えば，
内野ほか，2008），早池峰山図幅地域の門馬ユニットと側
方に連なるものであり，外山図幅では後者の名称が採用
された（内野・小松原，2024）．

［模式地］
川村ほか（2013）は，宮古市門馬の閉

へ

伊
い

川
がわ

から北東の山
稜を模式地とした．内野・小松原（2024）は，盛岡市矢

や

倉
ぐら

地区以北の中津川沿いと岩泉町釜
かま

津
つ

田
た

地区駒ヶ沢付近の
大川沿いを副模式地とした．本報告でもこれらを踏襲す
る．門図幅地域内では，早坂トンネル盛岡側出口周辺に
比較的良い露出がある（第 3. 3図）．

［分布と層序関係］
盛岡市上

かみ

米
よ

内
ない

から宮古市門馬にかけての北部北上帯の
南西縁から門図幅地域南西端部の早坂高原まで分布が確
認されている．南西縁では早池峰東縁断層で根田茂帯の
前期三畳紀付加体滝ノ沢ユニットと接し（内野・小松原，
2024），北東縁は，門図幅地域内では上

かみ

明
みょう

神
じん

山
やま

断層ない
し釜津田–夏屋–道又断層で三巣子ユニットと接する（第
2. 1図）．上明神山断層の断層露頭は確認されていない
が，岩相分布から推定される大局的な断層の走向方向は
両側の付加体の一般走向と一致するため，付加体の構造
とほぼ平行であると解釈した．釜津田–夏屋–道又断層に
ついては付加体の初生的な構造層序を切断するため，第
8章にて述べる．門馬ユニットの一般走向からは，本ユ
ニットの分布が北西及び南東へ延長していることが予想
されるが，これらの地域では三巣子ユニットとの境界に

ついての検討が不十分である．

［層厚］
門図幅地域で確認できる見かけ上の層厚は上明神山か
ら末
まつ

崎
ざき

川
がわ

にかけて約 2,800 mであるが（第 3. 4図），内野・
小松原（2024）によれば全体で 20,000 m以上である．

［岩相］
門馬ユニットが広く分布する外山図幅地域では，本ユ
ニットは泥質岩中に玄武岩，チャート，砂岩及び少量の
石灰岩，珪長質凝灰岩泥岩互層の岩体を含む（内野・小
松原，2024）．門図幅地域における門馬ユニットは，主に
泥質混在岩とこれに包有される玄武岩類・チャート・珪
質泥岩・凝灰質泥岩・砂岩の岩体からなり，石灰岩は見
られない（第 3. 4図，第 3. 5図）．地質図上の岩体の形状
及び露頭規模での岩塊の形状は，多くが側方連続性の悪
いレンズ状である．ただし，露出が悪いため露頭規模で
岩塊の形状を確認できることは多くない．

玄武岩類（Kb）　玄武岩類は門図幅地域内の門馬ユニッ
トを特徴づける岩相であり，最大で厚さ 600 mに達する
岩体として分布する（第 3. 4図）．このうち最大の厚さは
早坂トンネルの掘削工事の際に確認された部分だが（宮
古地方振興局岩泉土木事務所，2008），同じ岩体が地表で
は厚さ約 200 mに減じている．他の岩体の地表分布とも
合わせて，玄武岩類の岩体は側方に厚さの変化が顕著な
レンズ状をなすと判断される．玄武岩類は緑色～暗緑色
を呈し層状（第 3. 5図A）または塊状（第 3. 5図B）の玄武
岩溶岩と，明緑色～緑色を呈し層状または玄武岩溶岩層
に挟まれる薄層をなす玄武岩凝灰岩からなる（第 3. 5図
C）．溶岩は劈開を持たない硬質なものが多いが（第 3. 5
図A），西隣藪川図幅地域内にある猫

ねこ

足
そこ

又
また

沢
ざわ

川の下流部な
どでは鱗片状の劈開を持ち火山砕屑岩の様な外見を持つ
（第 3. 5図B）．この地点では，玄武岩類中に赤色チャー
トのノジュールが認められ，上位で赤紫色の凝灰質
チャート及び玄武岩凝灰岩を挟んで赤色層状チャートが
累重する（Muto et al.，2024）．
玄武岩溶岩の微細組織は比較的多様である（第 3. 6図

A–E）．早坂高原西方の猫足又沢川及び末崎川のものは主
にドレライト（第 3. 6図A）または無斑晶状（第 3. 6図B）
である．斜長石，チタン普通輝石及びケルスート閃石と
みられる褐色角閃石を主な鉱物として含み，二次鉱物と
してアクチノ閃石・緑泥石・緑れん石が生じている．こ
の地域には鱗片状劈開を有する玄武岩溶岩が分布する
が，それらには初生的微細構造が認められるもの（第 3. 6
図B）と，圧砕により大部分が失われているもの（第 3. 6
図C）の両方がある．早坂高原東方のものは主として無斑
晶状であり，インターサータル組織（第 3. 6図D）や杏仁
状組織（第 3. 6図E）が見られる．斜長石と不透明鉱物が
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第 3. 3図　門馬ユニットの早坂トンネル盛岡側出口周辺におけるルートマップ
図の大部分は西隣藪川図幅範囲内である．位置は付図 2に示す．
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砂岩
砂岩・泥岩互層（一部破断相）

泥質混在岩

泥質混在岩（明緑色粘土を基質に含む）

泥岩

明緑色粘土岩（一部泥岩と互層）

珪質泥岩
灰色チャート
赤色チャート
玄武岩類

岩相境界
断層
背斜

向斜

岩脈類（斑状トーナル岩）

泥質混在岩（砕屑岩のみ）

黄褐色粘土岩

第 3.4 図

釡津田－夏屋－道又断層

10
00

 m

K-1
猫足又沢川

K-2
早坂トンネル

K-3
末崎川下流

K-4
ウドウゲ沢

K-5
末崎川上流

第 3. 4図　門馬ユニットの見かけ柱状図
早坂トンネルの柱状図は掘削工事に関する資料（宮古地方振興局岩泉土木事務所，2008）から作成した．第 3.3図における
“葉理泥岩”は泥質混在岩（砕屑岩のみ）に含めて簡略化している．各ルートの位置は付図 2に示す．
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第 3. 5図　門馬ユニットの岩相の露頭写真
（A）枕状構造を示す玄武岩溶岩．三田貝川源流．（B）弱い鱗片状劈開を持つ玄武岩溶岩．猫足又沢川．（C）玄武岩凝灰岩．末
崎川．（D）赤色チャート．猫足又沢川．（E）灰色チャート．猫足又沢川．（F）凝灰質泥岩．ウドウゲ沢．（G）シルト質，凝灰質
な変形した層を多く含む泥質岩．“葉理泥岩”．末崎川．（H）砂岩泥岩互層．末崎集落．Ss：砂岩，Md：泥岩，alt：砂岩泥岩
互層．
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第 3. 6図　門馬ユニットの海洋性岩石の薄片写真
（A）ドレライト．（B）弱い鱗片状劈開を有する玄武岩溶岩（第 3.5図Bの岩石）．（C）変形した玄武岩溶岩．（D）インターサータ
ル組織を示す玄武岩溶岩．（E）杏仁状組織を示す玄武岩溶岩．（F）非対称変形構造を持つ玄武岩凝灰岩．（G）赤色チャート．
（H）Gの黒枠内．（I）灰色チャート．Act：アクチノ閃石，brAmp：褐色角閃石（ケルスート閃石？），Cb：炭酸塩鉱物，Co：
コノドント，Chl：緑泥石，Ep：緑れん石，Pl：斜長石，Qz：石英，Rad：放散虫殻，Ti-Aug：チタン普通輝石． Hのみクロ
スニコル，他はオープンニコル． 
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第 3. 7図　門馬ユニットの半遠洋性岩石と砕屑岩の薄片写真
（A）珪質泥岩．（B）凝灰質泥岩．（C）砂質葉理を含む変形の弱い泥岩．（D）シルトや砂のレンズを含む泥質混在岩．Pl：斜長
石，Qz：石英，Rad：放散虫殻，Slt：シルト岩，Ss：砂岩．全てオープンニコル． 

大部分を占め，二次鉱物として緑泥石・緑れん石が生じ
ており，空隙は石英で充填されている．玄武岩凝灰岩は
斜長石と極細粒な粘土鉱物及び不透明鉱物からなり，緑
泥石などの二次鉱物を含む．全般に非対称組織を示す剪
断変形を受けている（第 3. 6図F）．土谷ほか（1999a）及び
内野（2021b）の地球化学的研究によれば，本ユニットの
玄武岩類には中央海嶺起源と海洋島起源の両方が含まれ
るが，門図幅地域内の岩体は未検討である．

チャート（Kc）　チャートも玄武岩類と同様に門図幅地
域内の門馬ユニットを特徴づける岩相であり，厚さ 100 
mに達する岩体や泥質混在岩中の厚さ数 10 m以下の岩
塊・岩片として分布する（第 3. 4図）．一部では赤色（第
3. 5図D），多くの場合は灰色（第 3. 5図E）を呈し，層状
で単層厚は概ね数cmである．赤色チャートは主に層序的
下位の岩相として認められる．チャート岩体は側方連続
性が比較的良く，2 km以上側方に分布を追跡できるもの
も多い．門図幅地域から僅かに西方に位置する早坂高原
西方では，側方連続性の良いチャート岩体の下部に赤色
層状チャートが見られ，末崎川下流及び猫足又沢川下流
において下位に玄武岩類を伴う（第 3. 3図）．赤色チャー
トの露頭としての産出は限定的だが，末崎川上流部など
で赤色チャートの転石が見られる．赤色チャートは，門

図幅地域及びその周辺に分布する他のユニットでは大鳥
ユニットを除き認められていないため，本ユニットを特
徴づける岩相の一つである．
門馬ユニットのチャートは一般に再結晶作用を受けて
おり，微晶質石英の集合体を主体として少量の粘土鉱物
や不透明鉱物を含む（第 3. 6図G–I）．放散虫殻は再結晶
のため外形のみ認めることができる（第 3. 6図H）．

珪質泥岩及び凝灰質泥岩（Ki）　珪質泥岩と凝灰質泥岩
は，早坂高原東方のウドウゲ沢で厚さ 50 mに達する岩体
が複数まとまって幅 200 m程で分布する．これ以外では，
主に厚さ 10 m以下の岩塊・岩片として泥質混在岩中に，
またはその分布域中で孤立露頭として見られる（第 3. 4
図）．早坂高原東方の岩体も含めて側方連続性は悪く，分
布はレンズ状をなす．暗灰色～灰色を呈し，層状または
塊状である（第 3. 5図F）．破断面は鋭い貝殻状でやや弱
いガラス質の光沢を持ち，シルト大の粒子が見られる場
合がある．珪質泥岩は主に微晶質石英と数µm程度の粘
土鉱物からなり，外形のみ認識できる放散虫殻を含む
（第 3. 7図A）．凝灰質泥岩は石英，斜長石，不透明鉱物
などのシルト大～極細粒砂大で円磨度の低い鉱物粒子を
含み，基質部分には微晶質石英と白雲母及び無色の粘土
鉱物を含む（第 3. 7図B）．以上のように，鏡下では典型
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的な珪質泥岩と凝灰質泥岩は明確に識別できるが，岩石
標本ではルーペを用いても特徴が類似する上に様々な中
間的岩質があるため，野外においては両者の完全な区別
はつけ難い．これを踏まえ，本報告の地質図では二者を
まとめて扱う．なお，末

まつ

崎
ざき

集落の南東（第 3. 3図）や末崎
川上流部（第 3. 4図）などには黄褐色粘土岩が産出し，こ
れも風化・変質した珪長質凝灰岩の可能性がある．

泥質混在岩（Kx）　泥質混在岩は門図幅地域における門
馬ユニットの全域に分布し，玄武岩類，チャート，砂岩
などの岩体を包含する基質部分なす（第 3. 4図）．泥質混
在岩の一部は，黒色泥岩基質中に白色～灰白色のシルト
質ないし粘土質な薄層を特徴的に含み，これらの薄層は
しばしば変形により層構造が失われている（第 3. 5図
G）．稀に，泥岩中に葉理や砂岩層・珪長質凝灰岩層など
が堆積構造とともに保存されている様子も見られる．変
形により堆積構造が失われているものと堆積構造が残さ
れているもの両者を合わせて，内野（2021a）などにより
「葉理泥岩」と表現された岩相に相当するが，門図幅地域
では葉理などの堆積構造が保存された岩相は稀であるた
め，泥質混在岩と呼称する．破断・混在化の程度が低い
泥質岩では鏡下でも砂岩葉理が明瞭に認識できるが（第
3. 7図C），混在化が進行した岩相では鏡下でも泥質岩中
に珪質，凝灰質，砂質な岩片がレンズ状に混在している
（第 3. 7図D）．

砂岩（Ks）　砂岩は厚さ300 m以下の岩体として分布する
ほか，泥質混在岩中の岩塊・岩片として広く存在する（第
3. 4図）．塊状または層状であり，一部では葉理などの堆
積構造が保存された泥岩と互層をなす（第 3. 5図H）．主
に灰色～暗灰色を呈し，粒度が細かいほど暗色を示す．
風化が著しい場合は淡褐色を呈する．主に中粒～細粒で
石英長石質である．

［年代］
猫足又沢川の玄武岩類中のチャート包有物から，石炭
紀後期バシキーリアン期またはモスコビアン期のコノド
ント化石が得られている（Muto et al.，2024）．この上位の
チャートからは，シスウラリアン世サクマリアン期の放
散虫化石と，シスウラリアン世クングーリアン期または
グアダルピアン世ローディアン期を示すコノドント化石
が，異なる層準から得られている（Muto et al.，2024）．ウ
ドウゲ沢の泥岩中に挟在する珪長質凝灰岩層から約 203 
Ma（三畳紀末）のジルコンU–Pb年代が報告されている
（Muto，印刷中；第 3. 1表）．また，南西に位置する早池
峰山図幅地域及び外山図幅地域から，下記の化石及びジ
ルコンU–Pb年代が報告されている．岩泉町釜津田駒ヶ沢
周辺のチャートからは中期及び後期三畳紀を示すコノド
ント化石が産出している（村井ほか，1986）．宮古市門馬

の珪質泥岩からは中期または後期三畳紀の放散虫化石が
（川村ほか，2013），盛岡市大志田のチャートからは前期
ジュラ紀プリンスバッキアン期の放散虫化石が報告され
ている（松岡，1988）．門馬の凝灰質泥岩からは約 209 Ma
の（内野，2017），外山図幅地域の砂岩からは西部から東
部にかけて 194 Maから 165 Maの（内野，2019，2021a；
Osaka et al.，2023）ジルコン最若クラスター年代が報告さ
れている．砕屑岩の年代から推定される付加年代は三畳
紀末～中期ジュラ紀である．門図幅地域内で得られてい
る砕屑岩の年代は三畳紀末のみだが，すぐ南西の外山図
幅地域北東部向井沢に産する砂岩から得られている中期
ジュラ紀のジルコン年代（内野，2019）や門馬ユニット全
体の付加年代の極性（Osaka et al.，2023）から推測する
と，ジュラ紀に付加した地層も分布する可能性がある．

［地質構造］
門馬ユニットの層理面・劈開面は北北西–南南東～北
西–南東の走向を持ち，40–80°南東に傾斜する．門図幅
地域では露出が良くないが，読み取れる範囲の岩相分布
は層理面・劈開面の姿勢と調和的である．釜津田–夏
屋–道又断層に近い部分ほど走向が反時計回りに回転し
て北西–南東方向に寄り，傾斜が緩くなる傾向がある．

3. 3　三巣子ユニット（Mb，Mc，Mx，Ms）

［定義・名称］
本図幅にて新称する．模式地である上明神山北方の見

み

内
ない

川
かわ

上流部を中心に，北北西及び南南東の延長に分布し，
泥質岩中にしばしば明緑色粘土岩を含む混在相ユニット
を三巣子ユニットと定義する．玄武岩・チャート・砂岩
の岩体を僅かに含む．構造的上限は，泥質岩が明緑色粘
土岩を欠き砂質・シルト質・凝灰質な葉理・岩片を多く
含むことや，玄武岩類やチャートの岩体が多産すること
で特徴づけられる門馬ユニットとの境界である．構造的
下限は，泥質岩中に明緑色粘土岩を欠くかほとんど含ま
ず，チャートや砂岩の岩体に富む大鳥ユニットとの境界
である．一方，明緑色粘土岩は構造的に隣接する門馬ユ
ニットと大鳥ユニットの一部でも泥質岩中に少量存在
し，また三巣子ユニット内でも均質に多産する訳ではな
いため，見内川上流や三巣子沢などでは境界の設定が難
しい．この様な場合，玄武岩類・チャート・砂岩の岩体
が規模及び分布に占める割合ともに小さい本ユニットの
特徴を基にユニット境界を定めた．模式地を的確に指示
する地理名がなく，葛巻町三巣子付近に分布が認められ
ることから「三巣子」を地理名称とした．

［模式地］
門図幅地域南西部の上明神山北方の見内川上流を模式
地とする（第 3. 8図）．葛巻町三巣子付近の三巣子沢沿い
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第 3. 1表　門図幅地域とその近傍から得られているジュラ紀付加体の半遠洋性堆積岩・海溝充填砕屑岩からの年代データ

凝灰岩は本質結晶とみられる集団の加重平均年代，砂岩はYC1 σ最若集団の加重平均年代を示す（Muto，印刷中にて詳述）．試料の採取
位置は付図 2に示した．「図幅外」としたものは，採取地点が門図幅地域の近傍だが範囲外にある．
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第 3. 9図　三巣子ユニットの見かけ柱状図
各ルートの位置は付図 2に示す．
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と，岩泉町岩谷から国道 455号早坂トンネルの岩泉側出
口にかけての三

み

田
た

貝
かい

川沿いにも好観察地がある．

［分布と層序関係］
葛巻町三巣子から三田貝川上流部支流の関沢にかけ
て，門図幅地域南西部に帯状に分布する．門馬ユニット
の北東側で構造的下位，大鳥ユニットの南西側で構造的
上位に位置する．南西では上明神山断層または釜津田–夏
屋–道又断層で門馬ユニットと接し，北東では岩谷断層
で大鳥ユニットと接する．上明神山断層については門馬
ユニットの項目で述べた．岩谷断層の断層露頭は未確認
だが，岩相分布からは，本断層は両側の付加体の構造と
ほぼ平行あるいは低角で斜交すると判断される．

［層厚］
模式地の見内川上流部で約 1,300 m，三巣子沢で約

1,100 mである（第 3. 9図）．

［岩相］
三巣子ユニットは，主に明緑色粘土岩を含む泥質混在
岩からなる．玄武岩類・チャート・砂岩の小規模な岩体
が少数存在する（第 3. 9図）．

玄武岩類（Mb）　玄武岩類の産出は非常に稀であり，地
質図に表現できるものは門図幅地域南西端の関沢支流に
限られる．ここでは，見かけの層厚が 50 m程度の緑色の
玄武岩類が露出している．周囲の泥質基質と同様に平板
状の千枚岩様劈開が発達する（第 3. 10図A）．このため，
後述する泥質基質中の淡緑色粘土岩に類似するが，それ
と比べてやや色調が濃く，劈開の発達が弱くより硬質で
ある．初生的な構造は乏しく，源岩の認定は困難である．
このほか，泥質混在岩中の岩塊・岩片としても僅かに産
出する．鏡下では，破砕された斜長石斑晶，緑泥石，不
透明鉱物，炭酸塩鉱物，粘土鉱物などが観察されるが，
初生構造は認められない（第 3. 11図A）．

チャート（Mc）　チャートは主に厚さ 100 m以下の岩体
として，三巣子ユニット全域に点在する（第 3. 9図）．こ
のほか，幅数cm～数mの岩塊・岩片として泥質混在岩中
に存在する（第 3. 10図B–D）．灰色～明灰色，一部白色
を呈し，層状または塊状である．一般に再結晶が強く，
肉眼，鏡下いずれにおいても放散虫殻は僅かに見られる
ものの，不明瞭である（第 3. 11図B）．

泥質混在岩（Mx）　泥質混在岩は三巣子ユニットの大部
分を構成し，玄武岩類・チャート・砂岩の岩体を包有す
る基質部分をなして全域に分布する（第 3. 9図）．黒色泥
岩中にチャート，珪質泥岩，砂岩，ごく稀に玄武岩類や

珪質粘土岩の岩塊・岩片を含む岩相からなり，しばしば
明緑色の粘土岩を挟有する（第 3. 10図D，E）．泥質混在
岩には全体に平板状の千枚岩様劈開が強く発達するが，
特にチャートや砂岩などの硬質な岩石を含む場合は基質
の泥質部でより劈開が顕著である．本岩相のうち，野外
で岩塊・岩片が認められないものはルートマップ（第3. 8
図）及び柱状図（第 3. 9図）で泥岩と記載しているが，こ
れも多くの場合，研磨片や鏡下では数mm以下の岩片を
包有している様子が観察される．本ユニットの最大の特
徴である泥質岩中の明緑色粘土岩は，最大数mの幅で層
状あるいはやや不規則な境界を持つ岩塊・岩片として産
出し，泥質岩と同様千枚岩様の劈開が発達する．泥質岩
との境界は，一部では劈開と明確に斜交して劈開に畳ま
れている（第 3. 10図E）．明緑色粘土岩の産出頻度は，砂
岩の岩塊・岩片に富む泥質混在岩中では低い．泥質混在
岩とした岩相の一部では，泥岩と砂岩が数mm～3 cm程
度の厚さで細かく互層するものがある．ただし，層の境
界は千枚岩様の劈開面であり，初生的な層理と認定でき
るものは基本的に存在しない．泥質混在岩には鏡下でも
チャート，粘土岩，珪長質凝灰岩，砂岩など多様な岩片
が認められ，混在化の程度は強い（第 3. 11図C）．泥岩に
挟在する淡緑色粘土岩は主に緑泥石と炭酸塩鉱物からな
るが，斑晶の仮像と見られる部分や石英粒子なども含む
（第 3. 11図D）．このことから淡緑色粘土岩は，一部では
砕屑性粒子とともに再堆積した玄武岩質な凝灰岩あるい
は火山砕屑岩が変質・変形を受けたものと考えられる．

砂岩（Ms）　砂岩は，地質図に表現可能なものとしては三
田貝川上流部支流の関沢沿いに 1岩体のみ存在するほか
（第 3. 9図），泥質混在岩中の岩塊・岩片として存在する
（第 3. 10図F）．大部分は暗灰色～灰色を呈し，極細粒～
細粒な粒子からなる石英長石質砂岩である．

［年代］
これまでに三巣子ユニットから報告されているのは，
見内川上流部のチャートから得られたペルム紀コノドン
ト化石のみである（村井ほか，1986）．付加年代を推定す
るための砕屑岩の年代情報は得られていない．

［地質構造］
三巣子ユニットの層理面・劈開面は北北西–南南東の
走向を持ち，大部分では垂直に近い角度で南西に傾斜す
る．大部分を占める泥質混在岩で認定できるのは劈開面
であり，これは一部で岩塊と基質をなす泥質岩の境界に
斜交している．北部の三巣子沢から見内川上流にかけて
は 70–80°で南西へ傾斜するが，釜津田–夏屋–道又断層
に近い三田貝川上流ではほぼ垂直から 70°の北東傾斜を
持つ．
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第 3. 10図　三巣子ユニットの岩相の露頭写真
（A）泥岩中の玄武岩類の岩塊．関沢支流．（B）灰色チャート．三巣子沢．（C）混在岩中のチャート岩塊．見内川上流．（D）淡
緑色粘土岩を含む泥質混在岩．見内川上流．（E）劈開面に斜交した境界で泥岩中に挟在する淡緑色粘土岩．三田貝川源流．
（F）泥岩と砂岩からなる混在岩．三巣子沢．Bas：玄武岩類，Ch：チャート，GC：淡緑色粘土岩，Md：泥岩，Ss：砂岩，
X：泥質混在岩，hm：ハンマー．
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第 3. 11図　三巣子ユニットの構成岩類の薄片写真
（A）玄武岩類．（B）チャート．（C）泥質混在岩．（D）淡緑色粘土岩．Cb：炭酸塩鉱物，Cl：粘土質層，Cla：粘土鉱物の集合
体，Co：コノドント，Chl：緑泥石，Pl：斜長石，Qz：石英，Rad：放散虫殻，Tf：凝灰質層．全てオープンニコル．

3. 4　大鳥ユニット（Ob，Ol，Oc，Oi，Ox，Os，Og）

［定義・名称］
高橋ほか（2016）による定義に基づき，本報告にて再定
義する．名称は杉本（1974a）の大鳥層に由来する．岩泉
町大坂本付近に模式的に分布し，下部の整然相と上部の
混在相からなるユニットを大鳥ユニットと定義する．整
然相部分は大越沢サブユニットと定義され（Muto et al.，
2023a），見かけの層厚にして 5 %以下を占め，主にチャー
トと珪質泥岩からなる．大部分を占める混在相部分は，
大坂本サブユニットと定義され（Muto et al.，2023a），泥
質混在岩基質と主にチャートと砂岩の岩体からなる．大
鳥ユニットの構造的上限は，泥質岩中に明緑色粘土岩を
特徴的に含む三巣子ユニットとの境界である．構造的下
限は，本ユニット最下部のチャートあるいは泥質岩と，
関ユニットのチャート–砕屑岩シークェンスとの間に定
義される（Muto et al., 2023a）．
高橋ほか（2016）は，杉本（1974a）が設定した大鳥層と
大坂本層を合わせ，付加体の層序単元として大鳥ユニッ
トを定義した．また，杉本（1974a）が下位に定めた合戦

場層の最上部のうち，岩泉町大鳥北方のものは泥岩と赤
色チャートを主体とする岩相的特徴から大鳥ユニットに
含められた（第 3. 2図）．一方，中江ほか（2021）は，陸中
関図幅地域内遠別岳東方における杉本（1974a）の大鳥層
の最下部を，砂岩と灰色チャートからなる特徴を基に分
離して合戦場コンプレックス（本報告の関ユニット上
部）に含めた（第 3. 2図）．Muto et al.（2023a）は上記を踏
襲した上で，大鳥ユニットの上部に位置する杉本
（1974a）の大坂本層は整然相の泥岩ではなく泥質混在岩
を主体とする混在相であることを示し，下部のチャー
ト・珪質泥岩の整然相からなる大越沢サブユニットと，
泥質混在岩主体の混在相からなる大坂本サブユニットの
二階建て構造で構成されるユニットとして大鳥ユニット
を定義した．加えて，それまで関ユニットあるいはその
相当層に含まれていた岩泉町大坂本西部の平庭岳向斜西
翼に分布する砂岩岩体を，大坂本サブユニット中の大規
模岩体として扱った．この砂岩岩体は，更に西に分布す
るチャート岩体とともにチャート–砕屑岩シークェンス
をなすと解釈されていた（杉本，1974a）．しかし，実際に
は砂岩とチャートの間に泥質混在岩が広く分布してお
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り，また砂岩岩体自体は南方で大坂本サブユニットの泥質
混在岩中に尖滅するため，大鳥ユニットの要素に組み込ま
れた（Muto et al.，2023a）．本報告でもMuto et al.（2023a）の
修正を採用する．本報告における大鳥ユニットは，Muto 
et al.（2023a）の地質図の範囲外南西側に位置する，小貫
（1969）の坂本層及び松橋層，山口（1981）の浅内層，村井
ほか（1985，1986）の浅内層と青松沢層の一部を含む（第
3. 2図）．
高橋ほか（2016）や中江ほか（2021）は大鳥ユニットを

識別する基準として，赤色を呈するチャートや珪質粘土
岩の存在を重視している．これらの先行研究によれば上
記赤色珪質岩は大越沢サブユニットで認められており，
特に同サブユニットが平庭岳向斜の軸部に厚く分布する
陸中関図幅地域では重要な基準となりうる．本報告では，
後述する様に大坂本サブユニット内でも少数だが広範囲
に点在する地点で赤色チャートを確認しており，赤色珪
質岩が大鳥ユニット全体に見られる岩相であること確認
した．一方，赤色チャートに代表される赤色珪質岩が
チャート層中に占める割合は，大越沢サブユニットにお
いてさえも一部分のみであり，大坂本サブユニットでは
僅かである．更に同一露頭内でも同じ層準が赤色～褐色
～灰色の色調変化を示す（Muto et al.，2023；印刷中a）．す
なわち，赤色珪質岩は間違いなく大鳥ユニットの特徴的
な要素であるが，赤色珪質岩を欠くことが直ちに本ユ
ニットへの帰属を否定する訳ではない．
本報告で示した大鳥ユニット中では当初の定義による

大鳥層の分布域は僅かであり，坂本層（小貫，1969），大
坂本層（杉本，1974a），浅内層（山口，1981），青松沢層（小
貫，1969の定義を村井ほか，1986が拡大）の分布域の方
が大きい．しかし，これまで「大鳥」の名称が定着してい
るため，本報告でもこれを用いる．なお，国際層序ガイ
ドではある層序単元とその細分単元に同じ地理名称を用
いてはならないと定められているため（Salvador，2013；
3.B.3.a.vi），大越沢サブユニットは杉本（1974a）の大鳥層
とほぼ完全に一致するものではあるが地理名称には「大
鳥」を用いない（Muto et al.，2023a）．

［模式地］
大坂本付近の安家川沿いから大越沢を模式地とする

（Muto et al.，2023a）．杉本（1974a）では大越沢サブユニッ
トに相当する大鳥層の模式地は遠別川上流とされたが，
この地域の地層は中江ほか（2021）に従い大鳥ユニット
から除外して関ユニットの要素とする．高橋ほか（2016）
では杉本（1974a）の大鳥層と大坂本層の模式地を合わせ
たものとして「岩泉町大坂本地域の安家川流域」を模式
地としたが，上記の通り杉本（1974a）では大鳥層の模式
地は安家川流域にはなっていない．中江ほか（2021）によ
り模式地に選定された安家川源流域では，大坂本サブユ
ニットの分布が僅かである．以上を踏まえ，本報告では

Muto et al.（2023a）に従って，2つのサブユニットの二階
建て構造が最も良く観察できる大坂本～大越沢を模式地
として再設定した（第 3. 12図）．地理名称である大鳥付
近の安家川沿いにも良好な露出があり，これを副模式地
とする．三田貝川や見内川沿いには，同ユニットの構造
的中部（第3. 13図）及び上部（第3. 14図）の良好な露出が
見られる．なお，大坂本サブユニット内の下部，中部，
上部（以降，断りがない限り本サブユニットの構造的位
置を示す）の岩相の違いや区分については岩相の項目で
述べる．

［分布と層序関係］
三巣子ユニットの構造的下位で北東側，関ユニットの
構造的上位で大局的には南西側に分布し，門図幅地域に
おいて南西部から中央部にかけての半分程度の面積を占
める．門図幅地域北西部では，平庭岳向斜と樺森断層及
び小

お

本
もと

川
がわ

断層によって大局的な分布が乱されて大鳥ユ
ニットの分布が途切れ，間に関ユニットと江刈ユニット
及びごく僅かに高屋敷ユニットが分布する．大鳥ユニッ
トは，大局的に見ると南西では岩谷断層で三巣子ユニッ
トと接し，北東では大越沢断層で関ユニットと接する．
岩谷断層については三巣子ユニットの項目で述べた．大
越沢断層の断層露頭は未確認だが，岩相分布から本断層
は両側の付加体の構造とほぼ平行から低角で斜交する関
係にあると判断される．
大鳥ユニットのうち，大越沢サブユニットは大越沢上
流部から小本川支流の泉沢上流部にかけての狭小な分布
を持ち，大坂本サブユニットはこれ以外の大部分を占め
る．大越沢サブユニットの分布は南方に向けて狭まり，
門図幅地域南東部の松橋川付近で尖滅する．両サブユ
ニットの大部分は断層関係に，大越沢など一部では整合
関係にある（Muto et al.，2023a）．これは，付加体中の一
般的な岩体の境界と同様であるため，地質図上ではサブ
ユニット境界も岩体の境界として示した．

［層厚］
大鳥ユニットの見かけ層厚は，構造的下限から上限ま
で連続している小本川断層の南側においてkmオーダー
の褶曲を補正した上で約 12,000 mと推定される．ただし，
内部構造が複雑であるため他のユニットの見かけ層厚よ
り大きな不確定性がある．小本川断層の南側では大越沢
サブユニットが尖滅して存在しないため大鳥ユニット全
体が大坂本サブユニットに属する．大越沢サブユニット
は小本川断層の北側で構造的最下部の 10 %以下を占め
ており，岩泉町折

おり

壁
かべ

集落以北では最大で約 800 m，これ
以南では概ね 400 m以下の見かけ層厚を持つ．小本川断
層の北側では，平庭岳向斜のため大坂本サブユニットは
下部の見かけ約 2,000–5,000 mのみが分布する．
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第 3. 16図　大鳥ユニットの変形相のバリエーション
（A）大越沢サブユニットの整然相．中央奥矢印先のボードは 20 cm× 30 cm．折壁川．（B）大坂本サブユニット下部の弱い鱗
片状劈開を持ち，不規則な境界を持つ岩片を含む混在相．模式地の大坂本．（C）大坂本サブユニット中部の不規則な境界と
アスペクト比の低い岩片が特徴的な混在相．石畑．（D）大坂本サブユニット上部の平板状のスレート劈開を持ちアスペクト
比の高い岩塊・岩片が特徴的な混在相．荷分屋敷．Ch：チャート，Si：珪質泥岩，Ss：砂岩，Tf：凝灰岩．

［岩相］
大鳥ユニットは主に整然相を示す構造的下位の大越沢
サブユニットと，主に混在相を示す構造的上位の大坂本
サブユニットからなる（第 3. 15図）．大越沢サブユニッ
トはチャートと珪質泥岩からなるシークェンスが大部分
を占め（第 3. 16図A），一部に泥質混在岩が構造的に挟み
込まれている．また，少量だがチャート角礫岩を伴う．
大坂本サブユニットは，泥質混在岩中に玄武岩類・石灰
岩・チャート・珪長質凝灰岩・珪質泥岩・砂岩の岩体を
包有する混在相である（第 3. 16図B–D）．大坂本サブユ
ニットは，数km以上の巨視的な規模では構造的下部，中
部，上部で岩相に相違が見られる．大坂本サブユニット
の下部及び上部ではチャート・砂岩の岩体が比較的多
く，中部ではそれらがほとんど存在しない．更に，大坂
本サブユニットの下部～中部と上部で変形の様式に違い
がある．下部（第 3. 16図B）と中部（第 3. 16図C）では泥
質岩が弱い鱗片状劈開を持ち，包有される岩塊・岩片は
アスペクト比の低いレンズ状ないし不定形である．特に
砂岩の岩塊・岩片では，未固結時の脱水変形を示す不規
則に湾入した基質との境界が特徴的に見られる．これに

対して上部では，泥質岩が概ね層理に平行な平板状のス
レート劈開を持ち，包有される岩塊・岩片はアスペクト
比の高いレンズ状ないし層状であり，主に平滑な剪断面
で基質と接する（第 3. 16図D）．大坂本サブユニットの下
部，中部，上部の岩相変化は 2 km程度の範囲で漸移的に
起きる．例えば，劈開や岩塊・岩片のアスペクト比及び
境界面の形態は，小屋瀬ノ沢西方から大作山にかけての
地域から南西に 2 km程度の間で中部から上部にかけ漸
移的に変化する．さらに，大坂本サブユニット内の同じ
構造的位置でも，地域によって岩体の量に差がある．こ
れは特に中部で顕著であり，例えば岩泉町南沢口から同
田山にかけて見られるチャート・砂岩の岩体に乏しい典
型的な中部の岩相は，一般走向方向に辿ると小

こ

屋
や

瀬
せ

ノ沢
から見内川下流部のチャート・砂岩の岩体を含む岩相に
漸移する．上記の状況により，大坂本サブユニット内の
岩相変化は地質図上で明確な境界線を引けるものではな
いため，層序単元としては識別しない．なお，大坂本サ
ブユニットの中部が分布する穴

あな

目
め

ヶ
が

岳
だけ

から田山ノ沢にか
けては，低度の接触変成作用と変質作用が非常に広範に
認められる．変質作用を受けた岩石は，明色を示す，劈
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第 3. 17図　大鳥ユニットの海洋性岩石の露頭写真
（A）劈開が乏しい玄武岩溶岩．穴沢．（B）劈開が発達した玄武岩火山砕屑岩．大越沢．（C）生砕物に富む石灰岩．小屋瀬ノ
沢支流．（D）石灰岩ノジュールを含むチャート．遠矢場東方．（E）灰色チャート．大鳥．（F）白色チャート層を含む赤色チャー
ト．泉沢支流．（G）緑灰色チャートドロストーン互層．大越沢．（H）ペルム系－三畳系境界の灰色チャート・灰色珪質粘土
岩・黒色有機質粘土岩の累層．岩倉山西方．BCl：黒色有機質粘土岩，Ch：チャート，Dol：ドロストーン，Ls：石灰岩，
SCl：灰色珪質粘土岩．
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第 3. 18図　大鳥ユニットの海洋性岩石の薄片写真
（A）劈開の弱い玄武岩溶岩．（B）玄武岩火山砕屑岩．（C）石灰岩．（D）ペルム系灰色チャート．（E）上部石炭系ドロストーン．
（F）石炭系最上部緑色珪質粘土岩．（G）石炭系最上部赤色珪質粘土岩．（H）下部三畳系灰色珪質粘土岩．Act：アクチノ閃石，
Bas：玄武岩岩片，BC：生砕物，Bt：黒雲母（接触変成鉱物），Cri：ウミユリ片，Co：コノドント，Chl：緑泥石，Ep：緑
れん石，Fol：Follicucullidae（放散虫），Pl：斜長石，Rad：放散虫殻，Sty：スタイロライト．全てオープンニコル．
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開が不明瞭になる，角閃石や沸石などの鉱物脈が発達す
るなどの特徴を有する．接触変成作用は，深成岩体の地
表分布の縁辺以外にも広く見られるが，これについては
次章にて述べる．

玄武岩類（Ob）　玄武岩類は，葛巻町車
くるま

門
かど

東方の大坂本
サブユニット中に幅 50 m程度の分布が認められるほか，
大部分は見かけの幅が 10 m以下で岩塊・岩片として大坂
本サブユニットの泥質混在岩中に僅かに産出する．大坂
本サブユニット中の玄武岩岩塊は，安家川支流の大鳥沢
やヤエス沢，岩泉町穴沢，車門東方，小屋瀬ノ沢，栗宿
沢など様々な構造的位置に確認された．また，僅かだが
大越沢サブユニットの構造的最下部付近にも，北隣陸中
関図幅地域の大越沢上流部において厚さ数 10 mの岩体
や岩塊が見られる（第 3. 15図）．玄武岩類は明緑色，暗
緑色または緑灰色を呈し，玄武岩溶岩（第 3. 17図A）及
び火山砕屑岩（第 3. 17図B）からなる．玄武岩溶岩には劈
開が周囲の泥質岩と比べて弱い場合と同程度の場合があ
り，後者では変質作用が認められる．比較的変質度の低
い玄武岩溶岩では斜長石が認められ，アクチノ閃石，緑
泥石，緑れん石などの二次鉱物が確認できる（第 3. 18図
A）．試料によっては緑れん石の代わりにクリノゾイサイ
トが見られる．変質度の高い玄武岩溶岩では斑晶・石基
ともに細粒な緑泥石，滑石，その他細粒層状珪酸塩鉱物，
炭酸塩鉱物などに置換されている（Muto et al.，2023aの
Fig. 10E）．玄武岩火山砕屑岩では周囲の泥質岩と同程度
の劈開が発達する．主に径 5 mm以下の玄武岩質粒子か
らなる凝灰岩及び火山礫凝灰岩である．初生的微細構造
が良く保存されているものには，急冷縁と杏仁状構造を
持つ玄武岩岩片と凝灰質な基質からなるものがある（第
3. 18図B）．一方で，全体がほぼ緑泥石や炭酸塩に置換さ
れているものもある．

 
石灰岩（Ol）　石灰岩は僅かにしか存在せず，主に厚さ数
10 cm～数mの岩塊として大坂本サブユニット中部～上
部に産出する．例外的に厚さ 20–40.mの石灰岩が小屋瀬
ノ沢支流，見内川支流の洋仙沢，岩泉町岩谷（第 3. 9図）
に分布し，これらを地質図上に示した．岩塊としては，
穴沢西方の小本川沿いなどに厚さ数m程度のものが確認
された．塊状または層状をなし，一部では生砕物が認め
られる（第3. 17図C）．また，葛巻町遠

とお

矢
や

場
ば

東方にはチャー
ト中に扁平なノジュール状の石灰岩が含まれる特殊な産
状が見られる（第 3. 17図D）．このほか，田村ほか（1952）
や村井ほか（1985）によって岩泉町石

いし

畑
はたけ

のフズリナ石灰
岩礫を含む礫岩（石畑礫岩）や，門図幅地域の南に隣接す
る岩泉町浅内のレンズ状フズリナ石灰岩が報告されてい
る．これらはいずれも，構造的層準としては上記の穴沢
で確認された石灰岩岩塊に近い．石畑礫岩は小本川の大
滝から約 20 m上流の右岸に 5 m程の分布を持ち，砂質基

質中にチャート，砂岩と少量の石灰岩の円磨された中礫
～大礫が含まれる．大鳥ユニットの石灰岩の大部分はミ
クライトであり，様々な程度に再結晶している．小屋瀬
ノ沢支流の岩体にはワッケストーン及びパックストーン
からなる岩相が見られ，ウミユリ片などの生砕物が含ま
れている（第 3. 18図C）．

チャート（Oc）　チャートは，大越沢サブユニットにおい
ては，厚さ 100–200.m程度で側方に 10 km以上連続する
岩体として分布する（第 3. 15図）．大坂本サブユニット
においては主に下部と上部に厚さ 200 mに達する岩体が
分布するほか，泥質混在岩中の岩塊・岩片として産する．
大鳥ユニットのチャートは単層が概ね数cmの層状また
は塊状であり，後者は主に大坂本サブユニットに見られ
る．チャートの色調は主に灰色であるが（第 3. 17図E），
大越沢サブユニット内では石炭系最上部から下部ペルム
系に，赤色のチャートと赤色珪質粘土岩が特徴的に含ま
れる（第 3. 17図F）．大坂本サブユニットのチャートはほ
ぼ全て灰色または白色だが，今回，泉沢下流部東方の山
中で，大越沢サブユニットのものと特徴が一致する赤色
を呈し一部粘土質なチャートを確認した．また，大坂本
サブユニットが分布する葛巻町荒沢口東方の荒沢沿いの
露頭や岩泉町国

くに

境
ざかい

の作
さく

沢
ざわ

の転石において新たに赤色
チャートを確認した．ただし，これらは大越沢サブユニッ
トのものと比較すると珪質度が高い．
大越沢サブユニットのチャートにおいては，初生的層
序の保存が良いため，チャートに付随する様々な岩質の
遠洋性堆積岩が見られる．ただし，分布の小ささ及び側
方変化の表現の困難さを考慮し，地質図上ではチャート
に含めている．これらは層序的下位から順に，石炭系上
部のドロストーン及びドロストーンチャート互層（第
3. 17図G），石炭系最上部の緑色珪質粘土岩，石炭系最
上部～下部ペルム系の赤色・赤紫色・褐色を呈する
チャート・粘土質チャート・珪質粘土岩（第 3. 17図F），
三畳系基底の黒色有機質粘土岩（第 3. 17図H），下部三畳
系の灰色珪質粘土岩である（Muto et al., 2023a，b，c）．な
お，下部三畳系灰色珪質粘土岩は一部で黒色有機質粘土
岩と互層する．上記の岩相は全て，近接する範囲では
チャート岩体中の鍵層として用いることができる．ただ
し，石炭系最上部～下部ペルム系の緑色及び赤色系の珪
質岩については顕著な側方変化があるため（Muto et al., 
印刷中a），広域的に鍵層として用いることができるのは
下部三畳系の黒色及び灰色粘土岩のみである．下部三畳
系の黒色粘土岩と灰色粘土岩は，大坂本サブユニットで
もチャートに付随して稀に産出し，しばしば剪断変形を
受けている．代表的なものは岩泉町岩倉山西方の三田貝
川沿いに見られる（第 3. 14図，第 3. 17図H）．ここでは，
これらの岩相を層序学的な鍵層とすることで，幅 120 m
程のチャートの岩体中に少なくとも 2枚の連続層序から
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なるチャート層の繰り返しがあることが分かる．チャー
ト岩体中に黒色粘土岩や灰色粘土岩が数m以下の厚さで
挟在する産状は他にも複数あり，岩倉山西方で認められ
る様なチャート岩体内における構造的繰り返しは大坂本
サブユニットにおいて珍しくないと考えられる．
チャートは，程度の差はあるがすべて再結晶を受けて
おり，放散虫殻が認められる場合も内部はモザイク状の
石英で充填されている（第 3. 18図D）．石炭系上部のドロ
ストーンは，自形のドロマイト結晶の集合からなり，そ
の粒間に微晶質石英からなる基質や玄武岩質岩片を稀に
含む（第 3. 18図E）．石炭系最上部の緑色珪質粘土岩は粘
土鉱物，微細な緑色鉱物，微晶質石英の基質からなる（第
3. 18図F）．石炭系最上部～ペルム系下部の赤色チャート
は様々な程度に再結晶した石英を主構成物とし，粘土鉱
物と赤色の微細な鉱物を含み，付随する赤色珪質粘土岩
では粘土鉱物と赤色鉱物の割合が増加する（第 3. 18図
G）．下部三畳系黒色有機質粘土岩は粘土鉱物，不透明な
有機物，微晶質石英の基質からなり黄鉄鉱をしばしば含
む．微細な有機物が鉱物粒子の粒間などに存在するため
鏡下でも不透明な部分が多い．下部三畳系灰色珪質粘土
岩は粘土鉱物と微晶質石英の基質からなり，黄鉄鉱や放
散虫殻に富む珪質層を含む（第 3. 18図H）．

珪質泥岩及び珪長質凝灰岩（Oi）　珪質泥岩は，大越沢サ
ブユニットにおいてはチャートの上に累重して，厚さ概
ね 200 m以下，側方に最大 5 km程度連続する岩体として
分布し，大坂本サブユニットでは最大で厚さ 200 mの岩
体として存在する（第 3. 15図）．珪長質凝灰岩は主に大
坂本サブユニットに見られ，最大で厚さ 200 mの岩体と
して存在するほか，様々な規模の岩塊・岩片として存在
する．珪長質凝灰岩に砕屑性粒子が混合した凝灰質泥岩
も見られるが，珪質泥岩と珪長質凝灰岩の混合成分の一
部として同じ岩相に含めた．大坂本サブユニットでは，
珪質泥岩は泥岩とともに混在岩の基質の一部を構成して
いる場合も多いため（Muto et al.，2023a），岩体として地
質図上に描けるものは少ない．凝灰質泥岩と珪長質凝灰
岩についても同様の産状である．珪質泥岩は明灰色～暗
灰色を呈し（第 3. 19図A），スレート劈開を有するもの
（第 3. 19図B）と，セメント作用により劈開が弱いものが
ある．凝灰質泥岩と珪長質凝灰岩もほぼ特徴を同じくし
ているが，灰白色（第 3. 19図A）や帯黄明灰色など特徴
的な明色系の色調を示す場合がある．典型的な珪質泥岩
は，微晶質石英の基質，粘土鉱物，放散虫殻と少量の石
英などのシルト大粒子からなる（第 3. 20図A）．典型的な
珪長質凝灰岩は，円磨度と球形度の低い石英，斜長石，
不透明鉱物などの火山噴出物に由来するとみられる鉱物
粒子と，細粒な白雲母，無色または明色の粘土鉱物及び
微晶質石英からなる基質を様々な割合で含む（第 3. 20図
B）．凝灰質泥岩は珪長質凝灰岩の構成要素に，粘土～シ

ルト大の砕屑性粒子が加わったものである．珪質泥岩・
凝灰質泥岩・珪長質凝灰岩は，上記の様に細粒砕屑物，
放散虫殻及び同起源とみられる微晶質石英基質，火山性
細粒砕屑物の混合の産物である．これらは幅広い混合割
合の中間成分を持つこと，大鳥ユニットが不均質かつ広
範に変質・接触変成作用を被っていることから，鏡下で
は識別できても，野外では確実には判別し難い．そのた
め，本報告の地質図では三者を珪質泥岩及び珪長質凝灰
岩としてまとめて扱う．

泥質混在岩（Ox）　泥質混在岩は大坂本サブユニットに
おいて，チャート・砂岩などの岩体を包有する基質とし
て大部分を構成し，大越沢サブユニットでも限定的に見
られる（第 3. 15図）．本岩相は泥質な基質と，これに包
有されるチャート，珪質泥岩，珪長質凝灰岩，砂岩及び
少量の玄武岩類と石灰岩の岩塊・岩片からなる（第 3. 19
図C–E）．基質部分は主に黒色泥岩，一部では珪質泥岩や
凝灰質泥岩からなる．また，基質の泥質岩の一部は，砂
質，シルト質，凝灰質または珪質な葉理や薄層を含み，
露頭以下の規模では整然相～破断相をなしており（第
3. 19図F），このような場合ルートマップ及び柱状図では
泥岩と記載した（第 3. 12–3. 15図）．既に述べた様に，泥
質混在岩中の岩塊・岩片の形状は大坂本サブユニットの
構造的位置によって変化し，下部（第 3. 16図B，第 3. 19
図C，D）から中部（第 3. 16図C）ではしばしば不規則な
境界を持つアスペクト比の低いレンズ状～不定形，上部
では主に剪断された平滑な境界面を持つアスペクト比の
高いレンズ状～層状（第 3. 16図D，第 3. 19図E）である．
基質と岩塊・岩片の比率は空間的な変異が非常に大き
く，肉眼で岩塊・岩片がほとんど認められない泥岩から，
岩塊や岩片同士が接触し合うほど密に含まれている泥質
混在岩（Muto et al.，2023aのFig.9B）まで様々である．
大鳥ユニットの泥質岩は，岩塊・岩片の量にかかわら
ず凝灰質及び砂質な粒子を含んでいることが多い（第
3. 20図C，D）．また，放散虫殻が観察できる場合もある
（第 3. 20図C）．野外で岩塊・岩片が認められない泥質岩
では，葉理などの微細な構造が一部保存されている場合
がある（第 3. 20図C）．劈開が強い泥質岩では，不透明な
シームが発達している．大坂本サブユニットでは広く接
触変成作用や変質作用を受けているため，泥質岩に黒雲
母などの二次鉱物を生じていることも珍しくない．変質
作用を受けている泥質岩は，野外では明色を呈する，劈
開が弱いなどの特徴があり，鏡下では石英や沸石の脈が
確認できる（第 3. 20図E）．接触変成作用については第 4
章 4節を参照されたい．

砂岩及び砂岩泥岩互層（Os）　砂岩はほとんど全てが大
坂本サブユニットに分布し，大部分は厚さ 300 m以下の
岩体として存在する．最大で厚さ 500 mに達し，小本川
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第 3. 19図　大鳥ユニットの半遠洋性堆積岩と砕屑岩の露頭写真
（A）珪質泥岩凝灰岩互層の破断相．折壁西方．（B）珪質泥岩．見内川上流．（C）大坂本サブユニット下部の砕屑岩からなる
混在岩．二升石．（D）大坂本サブユニット下部の海洋性岩石を含む混在岩．松野西方．（E）大坂本サブユニット上部の層状
の砂岩岩塊を含む砕屑岩からなる混在岩．見内川．（F）大坂本サブユニット上部のスレート劈開を持つ泥岩．見内川．（G）
大坂本サブユニット上部の層状砂岩．ホロツチ沢．（H）大越沢サブユニットのチャート角礫岩．劈開とほぼ平行な面．大越
沢．Ch：チャート，Clv：劈開面，Si：珪質泥岩，Ss：砂岩，Tf：凝灰岩，hm：ハンマー．
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第 3. 20図　大鳥ユニットの半遠洋性岩石と砕屑岩の薄片写真
（A）珪質泥岩．（B）珪長質凝灰岩．（C）凝灰質葉理を含む比較的変形の弱い泥岩．（D）泥質混在岩．（E）沸石脈が発達した変質
泥岩．（F）砂岩．（G）角閃石脈が発達した変質砂岩．（H）チャート角礫岩．AmV：角閃石脈，CN:：closed Nassellaria（放散虫），
Kfs：カリ長石，MSN：multi-segmented Nassellaria（放散虫），OS：不透明シーム，Pl：斜長石，QV：石英脈，Qz：石英，
Slt：シルト岩，Ss：砂岩，TL：凝灰質葉理，Zrn：ジルコン，ZV：沸石脈．E，F以外オープンニコル，E，Fのみクロスニ
コル．
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支流の作沢から見内川下流にかけては，褶曲により畳ま
れているが 1 km以上の幅で分布している．層状または塊
状であり，大坂本サブユニットの下部及び上部の岩体で
は層状砂岩が多い（第 3. 19図G）．層状砂岩はしばしば砂
岩泥岩互層を密接に伴うため，地質図では両者をまとめ
て表記した．塊状砂岩は岩体としても見られるほか，泥
質混在岩中の砂岩岩塊の大部分を占める．大越沢サブユ
ニットにおいても，泥質混在岩中に幅 50 m以下の岩塊・
岩片として少量分布する．大鳥ユニットの砂岩は灰色～
暗灰色を呈し，灰色のものは中粒～細粒，暗灰色のもの
は細粒～極細粒である．組成的には主に石英長石質アレ
ナイトからなる（第 3. 20図F）．砂岩泥岩互層では，上記
の砂岩と主に黒色を呈する泥岩が，一般に数cm～1 m程
度の層厚で互層し，一部では葉理や級化などの堆積構造
が認められる．これに対して，厚さ数cm以下の砂岩と泥
岩が細互層をなす場合もあり，多くは大坂本サブユニッ
ト上部に見られる．砂岩も泥質岩と同様に，変質作用に
よって野外における見かけ上の岩質が変化していること
が珍しくない．泥質岩と同様，明色を呈したり脈が発達
したりしており，鏡下では石英，沸石及びトレモラ閃石
とみられる角閃石からなる脈が確認されている（第 3. 20
図G）．

チャート角礫岩（Og）　チャート角礫岩は門図幅地域北
部における大越沢サブユニットの下部に限定的に分布す
る（第 3. 12図，第 3. 15図）．チャート角礫岩の分布は南
方に尖滅し大越沢より南東では見られないが，構造的に
近い層準にはチャートの角礫を含む礫質泥岩が認められ
る（第 3. 12図，第 3. 15図）．なお，大坂本サブユニット
でも稀に礫岩や礫質泥岩が見られる．チャート角礫岩が
最も良く観察できる大越沢では，泥岩が挟在し，岩相境
界が劈開と斜交する産状も確認されている（Muto et al.，
2023a）．チャート角礫岩は全体が弱い劈開を持ち（第
3. 19図H），礫は劈開に沿って扁平なものが多い．礫は
白色から暗灰色まで幅広い明度のチャートがほぼ全体を
占め，ごく稀に泥質岩も見られる．細礫～中礫大の角礫
からなり，淘汰度は悪い．基質支持であり，礫同士は密
着していて一般に基質は存在しないが（第 3. 20図H），鏡
下でごく少量の砂質な基質が確認できる場合がある．

チャート礫における透明度，放散虫殻の含有量，粘土鉱
物の含有量は様々である．泥質岩礫は，鏡下では粘土岩
であることが確認されている．

［年代］
門図幅地域とその縁辺では，大越沢サブユニットの
チャート及び共在する珪質岩・粘土岩から石炭紀後期の
モスコビアン期～後期三畳紀カーニアン期の年代を指示
するコノドント化石が得られている（豊原ほか，1980；
村井ほか，1985；Muto et al.，2023a，b，c，印刷中a）．ま
た，珪質泥岩及びそれに胚胎されるマンガンノジュール
から中期ジュラ紀バッジョシアン期～バトニアン期を指
示する放散虫化石が得られている（鈴木ほか，2007；永広
ほか，2008；Muto et al.，2023a）．大坂本サブユニットに
属する石畑の石灰岩礫岩（石畑礫岩）からシスウラリア
ン世またはグアダルピアン世を示すフズリナ化石が報告
されている（田村ほか，1952；小貫，1969；村井ほか，
1985；第 3. 2表）．石畑礫岩と構造的に近い層準が分布す
る，南隣大川図幅地域内の岩泉町浅内では，グアダルピ
アン世を指示するフズリナ化石が得られている（村井ほ
か，1986）．大坂本サブユニットのチャートからはペルム
紀～後期三畳紀ノーリアン期を指示するコノドント化石
が報告されている（豊原ほか，1980；村井ほか，1985，
1986）．ただし，ペルム紀とされたコノドント化石のう
ち，画像や記載によって同定を再確認できるものは多く
ない（Muto et al.，印刷中a）．大坂本サブユニットにおい
ては，珪質泥岩と泥岩中のマンガンノジュールから中期
ジュラ紀アーレニアン期～バッジョシアン期を指示する
放散虫化石が（Muto et al.，印刷中b），珪質泥岩からは中
期ジュラ紀バトニアン期を指示する放散虫化石が（Muto 
et al.，2023a）得られている（第 3. 1表）．大坂本サブユ
ニット下部のうち，大越沢サブユニットからほぼ整合的
に連続するとみられる大越沢の泥岩中に挟在する凝灰岩
層からは，約 167 MaのジルコンU–Pb年代が得られてい
る（Muto，印刷中；第 3. 1表）．大坂本サブユニット中部
～上部では，海洋プレート層序における珪質泥岩かその
直上に相当する層準の凝灰岩から約 175–174.Maの，泥岩
中に挟在する凝灰岩層から約 172 MaのジルコンU–Pb年
代が得られている（Muto，印刷中；第3. 1表）．大鳥ユニッ

第 3. 2表　石灰岩中のサンゴ・フズリナ化石リスト
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トの砂岩の砕屑性ジルコンU–Pb年代は，大坂本サブユ
ニット上部の 1試料からのみほぼ堆積年代とみられる約
168 Maの最若クラスター年代が得られている（Muto，印
刷中；第 3. 1表）．これを除くと，泥質岩中の凝灰岩及び
放散虫年代より古い最若クラスターしか検出されていな
い，あるいは誤差が± 10 Ma以上と大きい（Muto，印刷
中）．
以上より，砕屑岩の年代から推定される付加年代は中
期ジュラ紀アーレニアン期～バトニアン期であり，本ユ
ニット内で構造的下位の北東側ほど若くなる傾向があ
る．

［地質構造］
大鳥ユニット内部の地質構造は，下記の通り大局的に
は平庭岳向斜に対する位置で分けた北東部，中央部，南
西部で異なる特徴を持つ．層理面と劈開面の姿勢は，ユ
ニット全体を通して岩相分布と概ね調和的である．層理
面・劈開面は，平庭岳向斜より東側の北東部では北西–南
東～北北西–南南東の走向を持ち，大部分が 50–70°で南
西へ傾斜する．救

すくえ

沢
ざわ

周辺など，南ほど走向が北北西–南
南東に近く，傾斜が急になる傾向がある．小本川より南
では，石畑と本銅ノ沢を結んだ線より東側で北北西–南
南東走向と南西高角傾斜の平庭岳向斜東翼に対応する構
造が見られるが，向斜軸の延長は明確に認識できない．
穴目ヶ岳北方や救沢流域などで半波長 100–500.mの閉じ
た褶曲が存在し，これに伴い一部では 50–80°の北東傾斜
である．平庭岳向斜からその西方の小屋瀬ノ沢と大

だい

作
さく

山
やま

を結んだ線までの中央部では，北西–南東走向南西傾斜
の部分が広いものの，平庭岳向斜及び半波長 2 km程度の
開いた褶曲や，国境南西などの半波長 100–500.mの褶曲
に伴って北東–南西走向南東傾斜まで変化する．平庭岳
向斜は他のユニットも合わせて変形させているため，第
8章 2節で詳しく扱う．小屋瀬ノ沢と大作山を結んだ線
から南西の大鳥ユニット南西部では，層理面・劈開面の
姿勢は概ね一定で北北西–南南東の走向を持ち，60–80°
南西に傾斜する．年代の項で述べた大鳥ユニット内部の
付加年代の極性からは，構造的下位側に付加体が成長す
る初生的構造が示唆される．大越沢サブユニット北部で
は，岩相分布からチャートと珪質泥岩の整然相が衝上断
層で繰り返している様子が確認できる．

3. 5　関ユニット（Sb，Sc，Sm，Ss）

［定義・名称］
高橋ほか（2016）の定義を踏襲する．名称は杉本

（1974a）の関層に由来する．模式地である久慈市山形町
関南方の遠別川沿いを中心に分布し，チャートとその上
位に累重する泥岩もしくは泥岩及び砂岩からなる整然相
の付加体を指す．構造的上限は，本ユニットのチャー

ト–砕屑岩シークェンスと大鳥ユニットの泥質混在岩ま
たはチャートと珪質泥岩からなる連続層序との境界であ
る．構造的下限は本ユニットのチャート–砕屑岩シークェ
ンスと高屋敷ユニットの泥岩を主体とする混在相～破断
相の境界に定義される．杉本（1974a）が設定した関層と
合戦場層を合わせたものにほぼ相当し，高橋ほか（2016）
はこれを付加体の構造層序ユニットとして再定義する際
に関ユニットの名称を用いた（第 3. 2図）．一方，中江ほ
か（2021）は，杉本（1974a）の関層は砕屑岩部分が泥岩か
らなるのに対し，合戦場層と関層最上部は砕屑岩部分が
砂岩からなり岩相が明確に異なる上に，前者は岩泉町北
部の蓬

よもぎ

森
がもり

東方で尖滅し分布も区別できることから，両者
をそれぞれ関コンプレックス，合戦場コンプレックスと
区分した（第 3. 2図）．門図幅地域には中江ほか（2021）の
合戦場コンプレックスに含まれるチャート–砕屑岩シー
クェンスの直接の南方延長が分布する．このチャート–砕
屑岩シークェンスの砕屑岩部分は，岩泉町折

おり

壁
かべ

から北側
の陸中関図幅方面にかけては層状砂岩が卓越するもの
の，南方に向けて灰色泥岩主体に移化する．この泥岩は
関コンプレックスの模式地に分布する泥岩と特徴が共通
しているため，中江ほか（2021）における合戦場コンプ
レックスと関コンプレックスの相違は同一単元内の岩相
の側方変化とみることができる．以上から，本報告では
高橋ほか（2016）の関ユニットを踏襲し，中江ほか（2021）
の合戦場コンプレックスはこの中に含める（第 3. 2図）．

［模式地］
高橋ほか（2016）に従い，遠別川上流域を模式地とす
る．杉本（1974a）では関層の模式地を久慈市山形町「関南
西方の遠別川流域」，合戦場層の模式地を山形町「関南西
方，遠別川上流域」とした．これらは門図幅地域北隣の
陸中関図幅地域に位置する．高橋ほか（2016）では上の両
模式地を合わせたものを関ユニットの模式地とした．中
江ほか（2021）では，関コンプレックスの模式地を「山形
町関から西方の二又に至る二又川沿い」，合戦場コンプ
レックスの模式地を「山形町合戦場南方に位置する遠別
川沿い」に設定しており，後者は杉本（1974a）の合戦場層
の模式地と大鳥層の模式地の一部からなる．本報告では，
高橋ほか（2016）と同様に，杉本（1974a）の関層と合戦場
層を 1つの構造層序単元に統合するため，両層の模式地
がある遠別川上流域を関ユニットの模式地とする．門図
幅地域では，岩泉町大平西方の安家川及び折壁川沿いで
主にチャートと砂岩からなるチャート–砕屑岩シークェ
ンスが，折壁川上流域（第 3. 21図）や松橋川沿いには主
にチャートと泥質岩からなるチャート–砕屑岩シークェ
ンスが良く露出する．

［分布と層序関係］
関ユニットは，構造的上位の大鳥ユニット中に位置す
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第 3. 22図　関ユニットの見かけ柱状図
各ルートの位置は付図 2に示す．
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第 3. 23図　関ユニットの岩相の露頭写真
（A）玄武岩類．松橋川．（B）玄武岩類中のドロストーンノジュール．松橋川．（C）黒色有機質粘土岩，玄武岩，チャートの
構造的な累重．松橋川．（D）灰色チャート．大平．（E）チャート，黒色有機質粘土岩，灰色珪質泥岩及び粘板岩質泥岩の構
造的累重．松橋北方．（F）下部三畳系灰色珪質粘土岩．ホリアッペ沢．（G）灰色粘板岩質泥岩及び珪質泥岩．カチワノ沢．
（H）層状砂岩．折壁川上流．Bas：玄武岩類，BCl：黒色有機質粘土岩，Ch：チャート，Dol：ドロストーン，GyMd：灰色
珪質泥岩及び粘板岩質泥岩，hm：ハンマー．
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第 3. 24図　関ユニットの構成岩類の薄片写真
（A）玄武岩溶岩または凝灰岩．斜長石斑晶は炭酸塩鉱物と微晶質石英に置換されている．例外的に緑泥石が比較的豊富な
試料．（B）チャート．（C）再結晶したチャート．（D）灰色珪質泥岩．（E）凝灰質葉理と珪質葉理を持つ灰色珪質～凝灰質泥岩．
（F）放散虫殻の少ない灰色珪質泥岩．基質部分が微晶質石英に富む．（G）灰色粘板岩質泥岩．（H）砂岩．Bt：黒雲母（接触変
成鉱物），Chl：緑泥石，CN:：closed Nassellaria（放散虫），Kfs：カリ長石，Md：泥岩偽礫，Pl：斜長石，PlPh：斜長石斑晶
の仮像，Qz：石英，Rad：放散虫殻，SiL：珪質葉理，Sty：スタイロライト，TfL：凝灰質葉理．H以外オープンニコル，H
のみクロスニコル．
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る平庭岳向斜の軸を挟んで東西に分布する．門図幅地域
内では大部分は東翼に位置し，安家川支流の大越沢上流
部から岩泉町松橋付近まで帯状に分布する．ここでは南
西縁で大越沢断層を介して構造的上位の大鳥ユニット
と，北東縁で関–大平断層を介して構造的下位の高屋敷
ユニットと接する．平庭岳向斜西翼における関ユニット
は，門図幅地域内では葛巻町畑

はた

の北方から南東の山中に
狭い帯状で分布する．ここでは北東縁で大越沢断層を介
して大鳥ユニットと接する．南西縁の大部分は江刈ユ
ニットと接する樺森断層か突柴森岩体の貫入境界であ
る．ただし，泥

どろ

這
ばい

東方でのみ突柴森岩体と本ユニットの
チャートの間に泥質混在岩が分布しており，本報告では
暫定的にこの混在岩を高屋敷ユニットに含め，本ユニッ
トとの境界を平庭岳向斜西翼における関–大平断層とし
た（詳しくは本章 6節を参照）．関ユニットの構造的上限
をなす大越沢断層については大鳥ユニットの項目で述べ
た．構造的下限をなす関–大平断層の断層露頭は未確認
だが，岩相分布から推定される大局的な断層面の姿勢は，
門図幅地域内では両側の付加体の構造と概ね平行であ
る．なお，北隣の陸中関図幅地域では，関–大平断層は
両側の付加体の構造と僅かだが明瞭に斜交する（中江ほ
か，2021）．

［層厚］
門図幅地域内でも層厚に地域差があり，最も厚い岩泉

町折壁付近では約 1,400 mであるが，最も薄くなってい
る松橋川では約 600 mである（第 3. 22図）．

［岩相］
関ユニットは下位からチャート，灰色粘板岩質泥岩及

び珪質泥岩，層状砂岩より構成される整然相のチャー
ト–砕屑岩シークェンスからなる．一部では，灰色粘板
岩質泥岩及び珪質泥岩に代わり黒色泥岩が産する．地域
によって，チャート以外の岩相を一部欠いている．岩泉
町折壁以北では泥岩が 100 mの厚さに満たないところが
ある．一方，折壁より南では先述の通り最上位に位置す
る砂岩が尖滅し，折壁川上流以南では黒色泥岩も共にほ
ぼ見られなくなる．更に南方の岩泉町松橋に向けて灰色
粘板岩質泥岩及び珪質泥岩も薄化し，ここでは関ユニッ
トの大部分はチャートとなる．なお，門図幅地域外であ
るが，東西方向に走る小本川断層を挟んだ関ユニットの
南側延長が分布する二

に

升
しょう

石
いし

北東では，関ユニットの泥質
岩は更に薄化して尖滅し，チャートと構造的上位の大鳥
ユニットの泥質混在岩が直接する．すなわち，二升石北
東では関ユニット上部の砕屑岩類と大鳥ユニット最下部
の大越沢サブユニットの両方が欠如している．同じ状況
は二升石から 20 kmほど離れた，門図幅地域北西部の平
庭岳向斜西翼でも起きており，ここでも関ユニットの厚
いチャートが構造的上位の大鳥ユニットに属する泥質混

在岩と直接している．なお，次章にて詳しく述べるが，
門図幅地域の関ユニットは深成岩体の地表分布との距離
にかかわらず大部分で接触変成作用を受けている．

玄武岩類（Sb）　関ユニットの玄武岩類はチャートに
伴って，層厚 50 m以下の岩体で松橋川に限定的に分布す
るほか，岩泉町大平などに岩塊として見られる（第 3. 22
図，第 3. 23図A–C）．海洋プレート層序における重要性
から，厚さ 20–40.mのものを地質図に図示した．松橋川
の幾つかの地点では，チャート・黒色有機質粘土岩・玄
武岩類・チャートが見かけ上この順で累重する関係が観
察される（第 3. 23図C）．ただし，後述する通り黒色有機
質粘土岩はデコルマ面として機能しているため，初生的
な層序ではない．玄武岩類は灰色～暗い緑灰色を呈し
（第 3. 23図A），多くの場合弱い鱗片状劈開を持つ．弱い
層状あるいは枕状をなすことがある．1地点のみである
が，ノジュール状のドロストーンを包有する露頭が観察
された（第 3. 23図B）．しばしば白色の斑晶仮像が認めら
れ，これらの大部分は形状から斜長石であったと考えら
れるが，多くは炭酸塩鉱物やカルセドニーに置換されて
いる（第 3. 24図A）．石基部には接触変成に由来すると考
えられる大量の黒雲母が生じており，緑泥石はほとんど
含まれない．変質及び接触変成作用のため初生的な微細
構造は読み取りづらいが，もとは玄武岩溶岩または斑晶
質な玄武岩凝灰岩であったと考えられる．

チャート（Sc）　チャートは本ユニットを特徴づける重
要な岩相であり，厚さ 400–500.m程度で連続的に分布す
る（第 3. 22図）．ただし，チャート分布域内の泥岩や珪
質泥岩，後述する黒色有機質粘土岩などの出現から，こ
の層厚は層序学的なものではなく構造的に積み重なった
上での見かけの層厚であると判断できる．また，半波長
数m以下の褶曲がしばしば観察され，これらも見かけ層
厚の増加に寄与している．ほぼ全て灰色～暗灰色を呈す
るが，折壁川上流では赤みがかったものも僅かに存在す
る．大部分は泥質なフィルム・薄層を挟む層状（第 3. 23
図D），一部は層構造が不明瞭な塊状である．主に微晶質
石英からなり，再結晶のため放散虫殻は概形のみ見える
場合もあるが（第 3. 24図B），ほとんど認識できない場合
もある（第 3. 24図C）．
チャートの分布域内では，地質図に表現できない層厚

10 m以下の黒色有機質粘土岩（第 3. 23図E）及び灰色珪
質粘土岩（第 3. 23図F）が産する．前者はホリアッペ沢・
カチワノ沢・折壁川・松橋川に，後者はホリアッペ沢に
比較的まとまった露出が見られる（第 3. 22図）．これら
の粘土岩は，大鳥ユニットでそれぞれペルム系–三畳系
境界と下部三畳系であることが明らかになっているもの
と同じ岩質である．ただし，黒色有機質粘土岩は三畳系
基底以外にも，下部三畳系中部から中部三畳系基底部に
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かけても 2層準にまとまった層厚で分布することが知ら
れており（Muto，2021），岩相的特徴のみから年代をペル
ム紀–三畳紀境界に限定することはできない．関ユニッ
トの黒色有機質粘土岩はスレート劈開または千枚岩様の
劈開が顕著で，大鳥ユニットの一部で見られる様な珪
質・黄鉄鉱質葉理は認められない．したがって，葉理な
どの初生的堆積構造は，構造変形により破壊されている
可能性が高い．松橋川では玄武岩類や珪質泥岩または泥
岩と密着して産することがあるが，初生的な海洋プレー
ト層序から判断するとデコルマ面として機能していると
言える．ただし，例外的に折壁川上流など（第 3.21図）で
は上部ペルム系チャートから三畳系基底の黒色粘土岩に
至る大局的な初生的層序が保存されていると考えられ
る．灰色珪質粘土岩は，ホリアッペ沢に単層厚数cm程度
の層状をなすものが産する．上記粘土岩類の見かけの層
序としては，黒色有機質粘土岩がチャート中に一部では
灰色珪質粘土岩を伴って挟在する場合，チャート・黒色
有機質粘土岩・玄武岩類・チャートと累重する場合（第
3. 23図C），チャート・黒色粘土岩・珪質泥岩または泥岩
と累重する場合（第 3. 23図E）に大部分が大別される（第
3. 22図）．

灰色粘板岩質泥岩及び珪質泥岩（Sm）　灰色粘板岩質泥
岩及び珪質泥岩はチャートの層序的上位に位置し，門図
幅地域内の関ユニットのほぼ全域に分布する（第 3. 22
図）．北部では分布域が狭いが，チャートと並び本ユニッ
トを特徴づける最大の要素である．模式地における本ユ
ニットでも，この灰色粘板岩質泥岩とチャートの構造的
繰り返しが特徴的である．門図幅地域内での厚さは安家
川以北で 10–50.m程度，安家川より南では最大約 400 m
に達する（第 3. 22図）．灰色～暗灰色を呈し，大部分は
層状で，全体に平板状のスレート劈開を有する（第 3. 23
図G）．分布域南半部の折壁川や松橋川のものは，一部で
砂岩のレンズを含んでいる．色調が黒色でないことと鱗
片状ではなく平板状の劈開を持つことで，他のユニット
の主要な泥質岩と区別される．なお，安家川周辺では灰
色粘板岩質泥岩及び珪質泥岩は薄く，代わりに黒色～黒
灰色の粘板岩質泥岩が下位のチャートと上位の砂岩の間
の主要な構成要素となっている．ただし，この岩相の分
布は狭小であり，灰色粘板岩質泥岩及び珪質泥岩を密接
に伴うため，地質図では同じ岩相に含めた．灰色粘板岩
質泥岩及び珪質泥岩は，粘土鉱物と放散虫殻及び少量の
石英などのシルト大砕屑性粒子からなる．放散虫殻を大
量に含む（第 3. 24図D，E），あるいは基質部に微晶質石
英が多く珪質泥岩と呼べる（第 3. 24図F）ものと，放散虫
殻をほとんど含まないもの（第 3. 24図G）がある．葉理
として珪質層や凝灰質層を含む場合がある（第 3. 24図
E）．珪質泥岩と粘板岩質泥岩には中間的な特徴のものも
あり，両者を露頭で判別することは容易ではないため，

両者を包括した岩相として地質図に表現した．放散虫殻
を多く含む一部の薄片では，殻構造の概形を認識できる
ものもある（第 3. 24図D–F）が，フッ化水素酸による処
理では放散虫化石を分離することはできなかった．

層状砂岩（Ss）　砂岩は主に折壁川上流部以北で本ユ
ニット上部 100–500.mを占めて分布する（第 3. 22図）．分
布域全域にわたって非常に良く成層しており，単層厚は
概ね 20 cm～2 mである．層間には一般に黒色泥岩層が挟
まれている．砂岩層内での級化や，上位の黒色泥岩への
上方細粒化がしばしば観察される．主に明灰色～灰色の
中粒～細粒砂岩である．長径数mm～数cmの黒色泥岩岩
片を偽礫として含む場合がある．主に淘汰度の良い石英
長石質のアレナイトである（第 3. 24図H）．

［年代］
門図幅地域内では，シスウラリアン世～後期三畳紀
ノーリアン期を指示するコノドント化石がチャートから
得られている（豊原ほか，1980；村井ほか，1985；高橋ほ
か，2016）．灰色珪質泥岩中に挟在する珪長質凝灰岩層か
らは，167 MaのジルコンU–Pb年代が得られている
（Muto，印刷中；第 3. 1表）．砂岩の砕屑性ジルコンU–Pb
年代測定からは 171 Maを示す最若クラスターが得られ
ているが，これは上記の凝灰岩より古いため堆積年代を
示さないとされる（Muto，印刷中）．北側の陸中関図幅地
域及び一戸図幅地域で得られた放散虫化石の検討では，
灰色粘板岩質泥岩及び珪質泥岩の年代は中期ジュラ紀バ
トニアン期～後期ジュラ紀キンメリッジアン期であるこ
とが示されている（中江・鎌田，2003；Nakae，2016）．砕
屑岩の化石年代と凝灰岩のジルコン年代から推定される
関ユニットの付加年代は，中期ジュラ紀バトニアン期～
後期ジュラ紀キンメリッジアン期だが，門図幅地域内で
はバトニアン期に形成された部分のみが分布する．

［地質構造］
関ユニットは平庭岳向斜の両翼で地質構造が異なって
いる．東翼では，層理面・劈開面は北北西–南南東から
北西–南東の走向を持ち，60–80°で南西へ傾斜する．ユ
ニット内の岩相境界もこの姿勢と調和的である．安家川
周辺で北西–南東走向であり，最北部及び南東部に向け
て緩やかに北北西–南南東に変化する．西翼では南北～
北西–南東走向・東傾斜の構造が広く見られる．東翼の
折壁東方の稜線付近や，西翼の松山沢など，チャートの
分布域が広くなっている部分では地層の姿勢が全体の傾
向から大きく異なる露頭が認められた．半波長 200 m以
下の褶曲がチャートの見かけ層厚を厚化させているとも
解釈できるが，限られた露出からはチャートにしばしば
見られる半波長数 10 m程度の小褶曲との判別が困難で
ある．
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3. 6　高屋敷ユニット（Tr，Tb，Tl，Tc，Ti，Tm，Ts，Tg）

［定義・名称］
定義は中江ほか（2021）の高屋敷コンプレックスを踏

襲する．命名は杉本（1974a）の高屋敷層に由来する．久
慈市山根町を中心に分布する玄武岩類・石灰岩・チャー
トの連続層序を示す整然相をなす岩相と，岩泉町高屋敷
～栗山を中心に分布する玄武岩類・石灰岩・チャート・
珪質泥岩・凝灰岩・泥岩・砂岩・礫岩が地質図規模で混
在相ないし破断相を示す岩相からなる付加体を指す．本
報告では，前者の連続層序からなる整然相を安家サブユ
ニット，後者の混在相ないし破断相からなる部分を松ヶ
沢サブユニットと定義する．
杉本（1974a）は，主に玄武岩からなる沢山川層，石灰

岩からなる安家層，砕屑岩からなる高屋敷層を定義した
（第 3. 2図）．高橋ほか（2016）では上記の沢山川層及び安
家層を合わせたものについて安家ユニットと定義し，杉
本（1974a）の高屋敷層を高屋敷ユニットと再定義した
（第 3. 2図）．中江ほか（2021）では安家ユニットの構成要
素である玄武岩類と石灰岩が高屋敷ユニットにも含まれ
ることなどから，これらを統合して高屋敷コンプレック
スを定義した（第 3. 2図）．本報告では更に，これまで高
橋ほか（2016）の安家ユニットに特有であった苦鉄質深
成岩やチャート石灰岩互層が同研究の高屋敷ユニットか
ら産することを明らかにし，これを無視できない岩相の
共通点と考えた．上記を踏まえ，本報告では中江ほか
（2021）による高橋ほか（2016）の高屋敷ユニットと安家
ユニットを統合した層序単元の設定を支持する．杉本
（1974a）は葛形背斜東翼において安家層と接して東側に
分布する地層を間木平層とした．一方，中江ほか（2021）
は陸中関図幅地域の長内川東岸にて，泥質岩中に玄武岩
類・石灰岩・チャート・砂岩などの岩体を挟有する特徴
からこれを高屋敷コンプレックスに含めた．長内川東岸
の地層の南方延長は，門図幅地域では安家川及びその支
流の江

え

川
がわ

川
がわ

東岸に露出し，礫岩や礫質泥岩を含むことや
泥岩優勢な泥岩砂岩互層の破断相を主体とすることか
ら，高屋敷ユニットに含めるのが妥当である．上記の通
り，本研究の高屋敷ユニットは中江ほか（2021）の高屋敷
コンプレックスに一致する（第 3. 2図）．
中江ほか（2021）では高屋敷コンプレックスを杉本

（1974a）の沢山川層に相当する下部，安家層に相当する
中部，高屋敷層に相当する上部に区分し，下部には沢山
川玄武岩，中部には安家石灰岩の岩相単元名称を使用し
た．ただし，厳密には杉本（1974a）の安家層最上部の
チャートが，中江ほか（2021）では上部に組み込まれてい
る．ここで，沢山川玄武岩と安家石灰岩は整合一連な整
然相である一方，中江ほか（2021）の高屋敷コンプレック
ス上部は海洋性岩石である玄武岩・石灰岩・チャートが
砕屑岩中に一部混在化して整合関係が保たれていない．

そこで本報告では，中江ほか（2021）の高屋敷コンプレッ
クス下部と中部に相当する沢山川玄武岩と安家石灰岩を
安家サブユニット，上部に相当する混在相～破断相部分
を松ヶ沢サブユニットと呼称する（第 3. 2図）．2つのサ
ブユニットはそれぞれ，高橋ほか（2016）の安家ユニット
と高屋敷ユニットに相当する． 
本報告では，上記の経緯のもと中江ほか（2021）が用い
た高屋敷の地理名称を引き継ぐ．一方，国際層序ガイド
ではある層序単元とその細分単元に同じ地理名称を用い
てはならないと定められているため（Salvador，2013；
3.B.3.a.vi），松ヶ沢サブユニットは杉本（1974a）の高屋敷
層及び高橋ほか（2016）の高屋敷ユニットと一致するが，
地理名称として「高屋敷」は用いない．

［模式地］
中江ほか（2021）を踏襲し，安家サブユニットの模式地
を山根町川又西方～横倉付近の川又川沿い，松ヶ沢サブ
ユニットの模式地を岩泉町高屋敷～立

たち

臼
うす

の安家川沿いに
設け，両者を合わせて高屋敷ユニットの複合模式地とす
る．杉本（1974a）は，沢山川層（安家サブユニット下部）
の模式地を久慈市山根町滝西方～深田に，安家層（安家
サブユニット上部）の模式地を山根町滝～川又に，高屋
敷層（松ヶ沢サブユニット）の模式地を岩泉町安家の高
屋敷～立臼に定めた．中江ほか（2021）は安家サブユニッ
ト相当部の模式地を先述の通り再設定した上で複合模式
地を設定しており，本報告はこれに従う．なお，杉本
（1974a）では当初の高屋敷層模式地に含める意図があっ
たか記述からは明白に読み取れないが，立臼東方には
松ヶ沢との出合までの安家川沿いに松ヶ沢サブユニット
の典型的な岩相の好露出があり，現在では高屋敷周辺よ
りも露出が良いため，本報告では模式地に含める（第
3. 25図）．安家サブユニットの石灰岩は安家川支流の長

おさ

内
ない

沢
ざわ

や江川川にも好露出がある．門図幅地域内では安家
サブユニット下部の玄武岩類は分布していない．松ヶ沢
サブユニットは安家川支流の松ヶ沢沿いにも良好な露出
がある．

［分布と層序関係］
門図幅地域では関ユニットの構造的下位で北東側に連
続して分布し，図幅範囲の北東部を占める．また，葛巻
町泥這東方の平庭岳向斜西翼において，関ユニットに属
するチャートの構造的下位に僅かに分布する泥質混在岩
も高屋敷ユニットに含めた．この泥質混在岩は主に泥質
基質と砂岩の岩塊・岩片からなり，関ユニットでは混在
相がほとんど認められないことから，本報告では暫定的
に高屋敷ユニットの一部とした．ただし，西縁を接する
突柴森岩体による接触変成作用と露出の乏しさのため，
詳細な岩相の観察は難しい． 
高屋敷ユニットの付加体としての初生的な構造的下限
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第 3. 26図　高屋敷ユニットの見かけ柱状図
各ルートの位置は付図 2に示す．
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は門図幅地域では露出しないが，北隣陸中関図幅地域で
岩脇断層を介して茅森ユニットと接する（中江ほか，
2021）．高屋敷ユニットは北隣陸中関図幅地域にも連続し
て広く分布するほか，門図幅地域の東方及び南方にも連
続していることが知られる（杉本，1974a；山口，1981；中
江ほか，2021）．
高屋敷ユニット内には転倒した葛形背斜が位置し，構
造的下位の安家サブユニットは背斜軸を中心に，構造的
上位の松ヶ沢サブユニットはその東西に分布する．両サ
ブユニットの境界は，門図幅地域内では安家サブユニッ
トの石灰岩，もしくはその層序学的上位のチャート石灰
岩互層またはチャートの上限にあり，断層境界である．
一方，陸中関図幅地域の一部では安家サブユニット最上
部のチャートの上位に珪質泥岩や泥岩が整合的に累重す
る可能性がある（中江ほか，2021）．

［層厚］
高屋敷ユニットでは，松ヶ沢，安家両サブユニットで
閉じた転倒褶曲が発達して見かけ層厚を増加させてい
る．安家サブユニットの層厚は最も厚い安家川沿いで
1,100–1,500 mだが，門図幅地域で地表に分布していない
沢山川玄武岩や安家石灰岩下部を合わせた層厚はさらに
数 100 m厚い．松ヶ沢サブユニットは，褶曲が認定され
ていない折壁川上流–高内沢間での層厚は見かけ約 2,700 
mである．ただし，安家川沿いなど露出の良い部分では
同斜構造を示す部分でも局所的な層序方向の逆転がしば
しば見られるため，露出が連続的でない上記区間では層
序方向に関するデータが限られており，転倒褶曲を認識
できていない可能性もある．

［岩相］
門図幅地域内では，高屋敷ユニットのうち安家サブユ
ニットは石灰岩とこれに層序的に累重する少量のチャー
トからなる．松ヶ沢サブユニットは斑れい岩・玄武岩類・
石灰岩・チャート・珪質泥岩・珪長質凝灰岩・凝灰質泥
岩・泥岩・砂岩泥岩互層・砂岩・礫岩からなる（第 3. 26
図）．地質図規模では，大部分は泥岩の分布中にその他の
岩相の岩体が包有される混在相を示すが，部分的には
チャート–砕屑岩シークェンスの一部が保存されている
など，破断相を示す（第 3. 26図）．松ヶ沢サブユニット
は，露頭規模では葉理や互層などの初生的層序関係が保
存された整然相～破断相を示す場合が多い．なお，詳し
くは次章で述べるが，門図幅地域の高屋敷ユニットは前
期白亜紀北上花崗岩類の地表分布との近さにかかわら
ず，大部分で接触変成作用を受けている．

斑れい岩（Tr）　本岩は松ヶ沢サブユニット中にごく僅
かに見られ，門図幅地域北東部光

ひかり

沢
ざわ

の泥質岩中に厚さ
100 m以下で 2岩体が分布するほか（第 3. 26図），南東部

の松橋川東方で玄武岩類とともに厚さ約 50 mの岩体を
なす．斑れい岩には，蛇紋岩化した超苦鉄質岩（後述）と
少量の玄武岩が伴われる．斑れい岩と蛇紋岩はやや漸移
的に接することが，露頭 1箇所で確認された（第 3. 27図
A）．斑れい岩に伴う玄武岩は主にドレライトからなり，
斑れい岩に貫入している様子が露頭 1箇所で確認された
（第 3. 27図B）．斑れい岩は自形のチタン普通輝石と半自
形の斜長石からなり，骸晶状のイルメナイトを含む（第
3. 28図A）．なおチタン普通輝石は，周辺部が緑色の普
通角閃石に置換されており，試料によってはほぼ全てが
置換されている（第 3. 28図A）．また，緑れん石，緑泥
石，炭酸塩鉱物などの二次鉱物が生じている．超苦鉄質
岩はほぼ完全に蛇紋岩化しており（第 3. 28図B），薄片 1
試料のみでかんらん石の残存が確認された（第 3. 28図
C）．カンラン石の仮像は自形を示し，蛇紋石（第 3. 28図
B）・滑石・トレモラ閃石・炭酸塩鉱物（第 3. 28図C）に
置換されている．その粒間はトレモラ閃石（第 3. 28図
B）・緑泥石・炭酸塩鉱物（第 3. 28図C）に置換された元
は輝石と考えられる仮像からなる．また，自形のクロム
スピネルを副鉱物として含む．光沢及び松橋川東方の斑
れい岩の特徴は，陸中関図幅地域の沢山川玄武岩中に見
られる斑れい岩と一致する（土谷ほか，1999a；久保，
2010）．土谷ほか（1999a）は鉱物化学組成からこの斑れい
岩を海洋島火成活動起源としている．本報告で新たに確
認した超苦鉄質岩は，斑れい岩と断層でない境界を持つ
ことから，暫定的に斑れい岩と同じマグマから生じた集
積岩だと解釈した．

玄武岩類（Tb）　玄武岩類は，門図幅地域では松ヶ沢サブ
ユニット中の岩体として，高屋敷から立臼にかけてや松
橋川東方の山中に分布する．このほか，同サブユニット
の泥質混在岩中に岩塊・岩片として存在する．玄武岩類
はともに緑色を呈する火山砕屑岩と溶岩からなり，前者
がより多い．玄武岩火山砕屑岩は数cm～30 cm程度の玄
武岩礫を含む凝灰角礫岩及び火山礫凝灰岩からなり，凝
灰岩を伴う（第 3. 27図D）．また，稀に石灰岩が含まれる
（第 3. 27図C）．玄武岩溶岩は主に塊状無構造だが，一部
では弱い鱗片状劈開を持つ．火山砕屑岩の玄武岩礫及び
玄武岩溶岩には斜長石斑晶が見られる場合があるが，苦
鉄質鉱物は緑泥石・アクチノ閃石・緑れん石に置換され
ている（第 3. 28図D，E）．石基部分は細粒な斜長石・不
透明鉱物及び二次鉱物であるアクチノ閃石・緑泥石から
なる．一部では，自破砕による孔隙が認められ，沸石・
炭酸塩鉱物により充填されている（第 3. 28図E）．しばし
ば脈などに接触変成により生じた黒雲母が認められる．

石灰岩（Tl）　石灰岩は，安家サブユニットの大部分を占
めており，松林から元村の安家川沿い付近から黒森山の
東方にかけて分布する．松ヶ沢サブユニットにも主に厚
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第 3. 27図　高屋敷ユニットの斑れい岩・玄武岩類・石灰岩の露頭写真
（A）斑れい岩と蛇紋岩の境界．光沢．（B）斑れい岩に貫入する玄武岩．光沢．（C）石灰岩を含む玄武岩火山砕屑岩．燃壁沢
出合．（D）玄武岩火山砕屑岩．立臼西方．（E）安家サブユニットの層状石灰岩．暗色の泥質層を挟有する．長内沢．（F）安家
サブユニットの珪質ミクライト層及びチャート層を含む石灰岩．流動状褶曲をなす．元村．（G）安家サブユニットの石灰岩
チャート互層．安念北方．（H）松ヶ沢サブユニットの礫状石灰岩．高屋敷．（I）松ヶ沢サブユニットのチャート石灰岩互層．
二升石北方．Bas：玄武岩類，Ch：チャート，Gab：斑れい岩，Ls：石灰岩，Mic：珪質ミクライト，Spt：蛇紋岩，hm：ハ
ンマー．
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←第 3. 28図　高屋敷ユニットの斑れい岩・玄武岩類・石灰岩・チャートの薄片写真
（A）斑れい岩．（B）超苦鉄質岩．ここではかんらん石が蛇紋石に，輝石と見られる鉱物がトレモラ閃石に主に置換されて
いる．（C）超苦鉄質岩．例外的にかんらん石が残存している．（D）玄武岩溶岩．石基部分は細粒な斜長石，アクチノ閃石，
不透明鉱物，緑泥石からなる．（E）一部自破砕した玄武岩溶岩．（F）安家サブユニットの石灰岩．（G）松ヶ沢サブユニット
の石灰岩．（H）チャート．Act：アクチノ閃石，BC：生砕物，Bt：黒雲母（接触変成鉱物），Cb：炭酸塩鉱物，Chl：緑泥
石，Cr-Spl：クロムスピネル，Ep：緑れん石，grHbl：緑色普通角閃石，Lm：葉理，Ol：かんらん石，Pl：斜長石，Qz：
石英，Rad：放散虫殻，Spn：スフェーン，Ti-Aug：チタン普通輝石，Tlc：滑石，Tr：トレモラ閃石，vol：火山岩片，
Zeo：沸石．C以外オープンニコル，Cのみクロスニコル．

さ 50–100.mの岩体として含まれる．北隣陸中関図幅地域
の松ヶ沢上流域イタダキ沢林道沿いでは，厚さ 200 mに
達する岩体が産する． 
安家サブユニットの石灰岩は主に白色～灰色を呈す

る．単層厚が 10 cm～1 m程度の層状をなし，層間には暗
灰色の石灰泥薄層や，白色～暗灰色を呈し一部側方に不
連続な珪質ミクライト層・チャート層を挟む（第 3. 27図
E）．また，門図幅地域では普遍的に厚さ 3–10.cm程度で
暗灰色，扁平なチャートノジュールを含んでいる（第
3. 27図F）．チャート層及びチャートノジュールは安家サ
ブユニットの石灰岩の層序的上位ほど多く産出する傾向
にあり，後述の石灰岩チャート互層へ移化している．産
出量は少ないが，露頭で黄白色～淡褐色を呈するドロス
トーン化した部分も存在する．しばしば半波長数 10 cm
～数m程度の不規則な流動状の褶曲や閉じた褶曲が見ら
れる（第 3. 27図F）．分布域の西側に位置する長内沢や追

おい

子
ご

沢
ざわ

上流などでは，数mm～数cmに剥離するスレート劈
開が発達する部分がある．元村周辺などの一部では石灰
岩の上位に厚さ 10 m程度の石灰岩チャート互層が累重
し（第 3. 27図G），更に上位の層状チャートへ移化する．
杉本（1974a）などはチャートノジュールを含む石灰岩も
石灰岩チャート互層として岩相区分している．本報告で
は細分化を避け，含チャートノジュール石灰岩は石灰岩
に，石灰岩チャート互層はチャートに含めた．安家サブ
ユニットの石灰岩はほぼ全体で生砕物などの粗粒な粒子
を全く含まず，鏡下では接触変成作用のため再結晶した
方解石の集合体が観察される（第 3. 28図F）．特に，元村
東方など分布域の東部が強く再結晶化を受けて粗粒に
なっている．
松ヶ沢サブユニットの石灰岩は白色～灰色を呈し層

状，礫状（第 3. 27図H）ないし塊状であり，松ヶ沢上流
部に産するものなどではスレート劈開が発達する．松ヶ
沢から高屋敷にかけては，石灰岩体の近傍に石灰岩の岩
塊が多産し，石灰角礫岩も見られる．一部の石灰岩では
再結晶した方解石の他に火山岩岩片や石英粒子を含んで
おり，安家サブユニットの石灰岩とは特徴が異なる（第
3. 28図G）．

チャート（Tc）　チャートは，安家サブユニットでは最上

部に最大で厚さ 150 m程度の岩体として，松ヶ沢サブユ
ニットでは厚さ 50–200.mの岩体として分布する（第 3. 26
図）．岩相は両サブユニットで共通しており，灰白色～暗
灰色を呈し，大部分は単層厚数cm程度の層状（第 3. 29図
A），一部は塊状である．接触変成作用のため多くの場合
は微晶質なモザイク状石英からなる．放散虫殻が認めら
れることもあるが，再結晶のため殻構造はほぼ識別でき
ない（第 3. 28図H）．なお，先述の通り安家サブユニット
のチャートは下位の石灰岩との間に石灰岩チャート互層
を伴い，松ヶ沢サブユニットでも岩泉町二升石北方で同
様の岩相がチャートに随伴する（第 3. 27図 I）．
 
珪質泥岩及び珪長質凝灰岩（Ti）　珪質泥岩と珪長質凝
灰岩は，松ヶ沢サブユニットからのみ確認されている．
幅 100 m以下の岩体としてチャートに付随して分布する
ほか，泥質岩に包有される岩塊として産する（第 3. 26
図）．これらはともに灰色～暗灰色を呈し一部では褐色を
帯び，セメントされているため緻密で，弱いガラス光沢
を持つ岩石である（第 3. 29図B）．上記の特徴はチャート
にも一部共通し，磨かれていない露頭面などでは区別が
つきにくいため過去にはチャートと記載されることも多
かった（例えば，杉本，1974a；高橋ほか 2016）．珪質泥岩
と珪長質凝灰岩は，チャートと比べると破断面にシルト
大の粒子が見られる場合があることや，透明度が低くガ
ラス光沢が弱いことで区別でき，鏡下観察ではより明確
に判別できる．典型的な珪質泥岩は粘土鉱物や微晶質石
英からなる基質と，放散虫殻と少量の石英などのシルト
大粒子からなる（第 3. 30図A）．珪長質凝灰岩は円磨度と
球形度の低い石英粒子と，微晶質石英・細粒白雲母・無
色の粘土鉱物より構成される基質からなる（第 3. 30図
B）．珪質泥岩と珪長質凝灰岩の中間成分や，砕屑性粒子
のやや多い凝灰質泥岩も存在する．大鳥ユニットの場合
と同じ様に珪質泥岩・凝灰質泥岩・珪長質凝灰岩を肉眼
で確実に判別することは容易ではない．また，高屋敷ユ
ニットの大部分が前期白亜紀北上花崗岩類の接触変成作
用を被った結果，黒雲母の生成と基質の再結晶が進んで
いる．そのため，岩相の識別が更に難しくなっており，
珪質泥岩・凝灰質泥岩・珪長質凝灰岩はまとめて扱う．
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←第 3. 29図　高屋敷ユニットのチャート・半遠洋性堆積岩・砂岩・泥岩の露頭写真．
（A）チャート．光沢．（B）珪質泥岩と凝灰質泥岩からなる細互層．立臼東方．（C）砂岩岩塊とこれを包有する泥岩からな
る基質．劈開面は岩相境界と高角で斜交する．黒森山南東．（D）砂質及び凝灰質薄層を含む泥岩．立臼東方．（E）砂岩泥
岩互層の破断相．栗山（安家）．（F）不規則な流動変形を示す砂岩泥岩互層の破断相．元村東方．（G）泥質基質中に砂岩を
含む混在岩．松橋川支流．（H）厚層理砂岩．黒森山南東．Md：泥岩，Ss：砂岩，Tf：珪長質凝灰岩，hm：ハンマー．

第 3. 30図　高屋敷ユニットの半遠洋性堆積岩と砕屑岩の薄片写真．
（A）珪質泥岩．（B）珪長質凝灰岩．（C）砂層を挟む泥岩．（D）砕屑岩からなる混在岩．（E）中粒砂岩．（F）極粗粒砂岩．Bt：黒
雲母（接触変成鉱物），Kfs：カリ長石，Ld：荷重痕，Md：泥岩，OS：不透明シーム，Pl：斜長石，Qz：石英，Rad：放散
虫殻，Ss：砂岩，Zrn：ジルコン．E，F以外オープンニコル，E，Fのみクロスニコル．
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第 3. 31図　高屋敷ユニットの礫岩の露頭写真
（A）タイプAの礫岩．立臼東方．（B）タイプBの礫岩．大平．（C）タイプBの礫岩．燃壁沢．（D）葉理のある泥岩と破断相を
なすタイプBの礫岩．松ヶ沢出合付近．（E）タイプCの礫岩．栗山（安家）．（F）タイプCの礫岩．松ヶ沢．（G）タイプCの礫
岩．元村東方．接触変成を受けている．（H）葉理のある泥岩と破断相をなすタイプCの礫岩．松ヶ沢．Ch：チャート礫，
Ls：石灰岩礫，Md：泥岩偽礫，Sc：砂岩偽礫，Ss：砂岩礫，hm：ハンマー．
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泥岩（Tm）　地質図で泥岩として一括した岩相には，黒
色泥岩，泥岩優勢砂岩泥岩互層，泥質混在岩，泥質基質
と主にチャートの細礫からなる礫質泥岩を含む．これら
は松ヶ沢サブユニットにおいて，他岩相の岩体を包有す
る基質として大部分を構成する（第 3. 26図）．包有する
岩体との境界は，露頭規模では層理面及び劈開面と高角
で交わる場合がある（第 3. 29図C）．本岩相は安家サブユ
ニットには分布しない．
最も広く分布するものは黒色泥岩で，これはスレート
劈開を持ち，砂岩・シルト岩・珪長質凝灰岩などの薄層
を挟むことも多い（第 3. 29図D）．泥岩優勢砂岩泥岩互層
は，砂岩の割合がやや大きいことを除くと，砂岩の層や
葉理を含む泥岩と岩相が良く類似しており，地質図上で
は側方で黒色泥岩または泥質混在岩に移化することが多
い．泥岩と泥岩優勢砂岩泥岩互層は，露頭規模以下では
整然相（第 3. 29図D）～破断相（第 3. 29図E）をなす．元
村東方の安家川沿いでは，泥岩中に葉理などの堆積構造
を残した砂岩層が破断して，流動的かつやや不規則に変
形する特徴的な産状が見られる（第 3. 29図F）．泥岩は石
英，長石，雲母，粘土鉱物などの砕屑粒子を主構成物と
し，ジルコンや不透明な有機物を少量含む（第 3. 30図
C）．野外だけでなく鏡下でも，荷重痕や級化などの堆積
構造が確認できる（第 3. 30図C）．
泥質混在岩は松ヶ沢サブユニットの構造的上部に分布
が比較的集中する（第 3. 26図）．鱗片状劈開を持つ泥質
な基質中に，玄武岩類・石灰岩・チャート・砂岩の岩塊・
岩片を様々な量比で含む（第 3. 29図G）．岩塊・岩片の構
成岩石種としては砂岩が最も多く，次いでチャート，玄
武岩類の順であり，石灰岩は稀である．泥質混在岩にお
いては，鏡下では堆積構造の破断が進んだ様子が観察さ
れる（第 3. 30図D）．泥質部の構成物は混在化していない
泥岩と同様である．一方，混在化していない泥岩ではあ
まり見られない不透明なシームが発達している（第 3. 30
図D）．

砂岩（Ts）　砂岩は厚さ 50–500.mの岩体として松ヶ沢サ
ブユニット内に広く分布する（第 3. 26図）．安家サブユ
ニットには分布しない．層状（第 3. 29図H）または塊状
であり，前者の割合が大きい．地質図上では分布の側方
連続性が比較的悪く，破断，混在化を受けているが，露
頭規模では堆積構造が良く保存されていることが多い．
全体として石英長石質アレナイトが卓越する（第 3. 30図
E）．大部分は灰色～暗灰色を呈し，中粒～細粒で粗粒な
ものほど明色である．一部では灰白色石英質な極粗粒～
粗粒砂岩が見られ（第 3. 30図F），やや扁平な黒色泥岩の
角礫を特徴的に含む場合がある．この様な礫質砂岩は立
臼東方の安家川沿いなどでは礫岩と互層しており（高橋
ほか，2016の立臼砂岩），礫岩を密接に伴う場合は地質図
では礫岩に含めて示した．

 
礫岩（Tg）　礫岩は本ユニットのうち松ヶ沢サブユニッ
トにのみ見られる．厚さ 100–200.mの岩体として分布す
るほか，岩塊としても広く存在する（第 3. 26図）．礫岩
は，基質部分の劈開が礫の姿勢を支配していない点で混
在岩とは明確に異なり，しばしば泥岩や砂岩に漸移する．
地質図に表現できないものも含めると，礫岩は松ヶ沢サ
ブユニットのほぼ全域で見られ，高屋敷ユニットの重要
な特徴の一つである．礫岩には大きく分けて 3種類があ
り，これは極粗粒砂基質で黒色泥岩の中礫大の角礫に富
むもの（タイプA，第 3. 31図A），主に砂質基質でチャー
ト・石灰岩の中礫大の角礫が特徴的に見られるもの（タ
イプB，第 3. 31図B–D），主に泥質基質で砂岩や泥岩の
亜円礫状の偽礫を含むもの（タイプC，第 3. 31図E–H）で
ある．タイプAは立臼東方の安家川沿い（高橋ほか，2016
の立臼砂岩）に好観察地がある．極粗粒砂岩と互層して
おり，明らかに堆積性の礫岩である（第 3. 31図A）．ま

第3. 32図　高屋敷ユニットから産出したコノドント化石の電子顕
微鏡写真
Epigondolella.sp.　栗山の安家川に露出するチャー
トから希フッ化水素酸処理により得られた．
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た，このタイプの礫岩と同種の礫を同種の粗粒～極粗粒
砂中に含む礫質砂岩は，砂岩岩体中にしばしば見られる．
タイプBの礫岩は大平付近の安家川沿いや燃

もえ

壁
かべ

沢
ざわ

沿いで
見られるほか，安家サブユニットより東方の分布域にお
ける松ヶ沢サブユニットでも見られる．場所により礫種
の構成は多様であるが，石灰岩は含まれていても副次的
な量であり（第 3. 31図B），チャートや砂岩が多い（第
3. 31図C）．一部では，泥岩とともに破断相を構成してお
り，元は互層関係にあったと推定される（第 3. 31図D）．
タイプCの礫岩は栗山付近や松ヶ沢沿いに好観察地があ
るほか，安家サブユニット東方の分布域における松ヶ沢
サブユニットにも見られる（第 3. 31図G）．このタイプも
一部で泥岩と破断相を構成しており，互層関係にあった
と推定される（第 3. 31図H）．なお，松ヶ沢サブユニット
には礫質泥岩も良く見られるが，これは基質が泥質であ
る点はタイプCと共通するものの，礫の円磨度や種類は
タイプBに類似することが多い．

［年代］
門図幅地域内ではチャートから三畳紀を示すコノドン
ト化石が報告されているほか（豊原ほか，1980；高橋ほ
か，2016），本報告でも新たに後期三畳紀ノーリアン期の
コノドント化石を発見した（第 3. 32図）．門図幅地域内
の石灰岩からは化石が得られていないが，北方陸中大野
図幅地域からは後期三畳紀のコノドント化石が知られて
いる（吉田ほか，1987）．Muto（印刷中）は，泥岩の層序学
的直下に位置する凝灰岩のジルコンから約 153 Maの年
代を，砂岩の砕屑性ジルコンから約 154 MaのU–Pb最若
クラスター年代を報告した（第 3. 1表）．ただし，後者で
は誤差が大きい（± 17 Ma）．東隣岩泉図幅地域では石灰
岩からジュラ紀を示すサンゴ化石が，礫岩中の石灰岩礫
からペルム紀を示すフズリナ及びサンゴ化石が報告され
ている（小貫，1969；第 3. 2表の見返橋礫岩及び見返橋礫
状石灰岩）．また，高屋敷ユニット分布域から後期ジュラ
紀オックスフォーディアン期のアンモノイドを含む砂岩
転石が知られているが（小貫，1969），この転石の起源に
ついては検討の余地が大きい（Muto，印刷中）．砕屑岩の
年代から推定される付加年代は，確認できた範囲では後
期ジュラ紀オックスフォーディアン期またはキンメリッ
ジアン期だが，分布に対して僅かな地域でしか年代情報
が得られておらず，より長い付加年代の幅を持つ可能性
もある．

［地質構造］
門図幅地域内では，高屋敷ユニットの層理面・劈開面
は北北西–南南東～北西–南東の走向を持ち，50–80°で南
西へ傾斜する．南部に向けて北北西–南南東走向に緩や
かに変化する．岩相分布は層理面・劈開面の姿勢と調和

的である．安家川沿いでは複数の閉じた転倒褶曲が認定
されている．このうち北隣陸中関地域まで 10 km以上追
跡できる葛形背斜については第 8章 2節で記述する．葛
形背斜以外に松ヶ沢サブユニット内で半波長 1 km程度
の閉じた転倒背斜と転倒向斜が認められる．このほか，
地質図に表現できない数m～数10 mの範囲での層序方向
の逆転も観察され，小規模な閉じた褶曲が多数存在する
と考えられる．

3. 7　江刈ユニット（El，Ec，Ei，Em，Ex）

［定義・名称］
本報告にて新称する．地理名称の由来である葛巻町江
刈の北東部に分布する，泥質岩が卓越し，主に石灰岩と
チャートの岩体を含むユニットである．地質図規模で混
在相～破断相，露頭規模で主に破断相を呈する．付加体
としての初生的な構造的上限及び下限は，門図幅地域で
は定義できない．
本ユニットの地層は，小貫（1969）では松橋層及び坂本
層の一部として示された（第 3. 2図）．松橋層は門図幅地
域南東部松橋付近に模式地が設定され，そこでは本報告
における関ユニットと大鳥ユニットの大坂本サブユニッ
トの一部に相当する．関ユニットは整然相を示す点，大
坂本サブユニットは露頭規模で主に混在相を示す点で江
刈ユニットと岩相的に異なる．さらに，地質構造からも
松橋付近の地質体が江刈ユニットの分布域に延長するこ
とは支持されない．坂本層は，本報告の大坂本サブユニッ
トの大部分に相当し，両者は模式地の位置も近い．先述
の通り，大坂本サブユニットは江刈ユニットと岩相的に
異なっている．江刈ユニットは，北隣陸中関図幅地域で
“葛巻コンプレックス”及び関コンプレックスの平庭岳向
斜西翼の一部とされた地質体の直接の延長に相当する
（第 3. 2図；中江ほか，2021）．このうち関コンプレック
スは本報告の関ユニットに相当し，上記の通り江刈ユ
ニットと岩相が異なる．“葛巻コンプレックス”は岩井ほ
か（1964）により葛巻町付近の地層に与えられた“葛巻
層”を付加体として再定義した名称だが，両者とも現在
に至るまで公式な模式地の設定がされていないため，引
用符付きで示す．“葛巻層”は，葛巻町付近では主に混在
相からなり，玄武岩類が普遍的に産する点で江刈ユニッ
トと異なる（永広ほか，2010）．また，葛巻町付近と類似
した岩相が分布する一戸図幅地域で得られた“葛巻層”の
付加年代は前期ジュラ紀後期～中期ジュラ紀前期である
のに対し（Nakae，2016），江刈ユニットの付加年代は後期
ジュラ紀以降である（Muto，印刷中）．以上の様に，門図
幅地域の江刈ユニットは松橋層，坂本層，“葛巻コンプ
レックス”，関コンプレックスいずれにも対比できない
ため，今回新たに構造層序単元を定義した．
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［模式地］
葛巻町江刈の岡

おか

内
ない

沢
ざわ

を模式地とする（第 3. 33図）．門
図幅地域の江刈ユニットは総じて露出が悪く，岡内沢で
も他ユニットの模式地と比較して露頭が乏しいが，本ユ
ニットを構成する全ての岩相が一通り観察できる．泥岩
や泥質混在岩については，より良い露出が突柴森北方の
馬
ま

淵
べち

川
がわ

上流部に見られる．

［分布と層序関係］
本ユニットは，門図幅地域の北西部に位置する樺森断
層と小本川断層に挟まれた三角形状の範囲に分布してい
る．他ユニットとの付加体としての初生的構造関係は観
察されていない．一方，本ユニットの付加年代は，後述
する通り高屋敷ユニットの確認されている付加年代より
やや若い（Muto，印刷中）．したがって本ユニットは，構
造層序的には高屋敷ユニットか，より構造的下位のユ
ニット（例えば茅森ユニット）に対比される可能性が高
い．江刈ユニットは，地質図規模で混在相～破断相であ
る点，石灰岩・チャートの岩体を含む点，露頭規模で主
に整然相～破断相を示す点は，高屋敷ユニットと共通す
る．一方で，高屋敷ユニットに頻繁かつ特徴的に見られ
る礫岩，主要素として含まれる砂岩岩体，比較的稀だが
岩体として産する玄武岩類は，江刈ユニットにはほとん
ど認められない．さらに，これまで高屋敷ユニットでは
確認されていない古生代の石灰岩が，江刈ユニットから
は報告されている（杉本，1974a）．ただし，高屋敷ユニッ
トでも礫岩中の石灰岩からは古生代化石の産出があるた
め（小貫，1969），江刈ユニットの古生代化石を含む石灰
岩の産状を精査する必要がある．上記の様に高屋敷ユ
ニットと比較して，岩相的特徴に不一致がある上に，確
認されている限りではより若い付加年代を持つことか
ら，本報告では江刈ユニットを別のユニットとして扱う．
ただし，他のユニットで明らかな様にユニット内での岩
相変化や付加年代の幅は存在するため，高屋敷ユニット
のデータが蓄積した上での再検討が望まれる．先述の茅
森ユニットは陸中関図幅地域に分布し，チャート・珪質
泥岩・砂岩の側方連続性の良い岩体と少量の玄武岩類・
石灰岩の岩体が泥質岩中に含まれ，地質図規模では混在
相～破断相である（中江ほか，2021）．茅森ユニットと江
刈ユニットの岩相では砂岩・玄武岩類の岩体の有無など
の違いがあり，完全な一致は見られない．海洋プレート
層序の観点からは，茅森ユニットがチャートや石灰岩が
上部三畳系を含むこと（杉本，1974a；吉田ほか，1987），
江刈ユニットが上部ジュラ系の珪質泥岩を含むことしか
わかっておらず，対応関係を検討するデータが不足して
いる．

［層厚］
付加体としての初生的な構造的上限・下限が確認され

ていないため，ユニット全体の層厚は不明だが，葛巻町
江刈の近内沢下流部から大窪沢（大久保沢）上流部にか
けて見かけ 3,000 m以上の層厚が確認できる．

［岩相］
江刈ユニットは主に泥岩及び泥質混在岩を主体とし，
石灰岩・チャート・珪質泥岩及び珪長質凝灰岩を含む
（第 3. 34図）．地質図規模では，泥岩及び泥質混在岩から
なる基質中に，その他の岩相の岩体が包有される混在相
である．露頭規模では，泥質岩も含め層理や葉理などの
堆積構造が識別できる破断相～整然相であることが多
い．分布域の大部分では，北上花崗岩類の突柴森岩体に
よる接触変成作用を受けている．

石灰岩（El）　石灰岩は，厚さ 100–300.m，長さ 200–1,500 
mのレンズ状の岩体をなして車門東方の山中に分布す
る．大部分では露出が悪いが，車門から東方に向けて馬
淵川上流へ至る林道に沿って層状石灰岩が連続して露出
する．なお，石灰岩の分布域に比較的近い近内沢右岸の
尾根上では，地質図には示していないが石灰岩礫岩が分
布している．石灰岩は灰色を呈し，単層厚は概ね 10 cm
～1 mである（第 3. 34図A）．肉眼で認識できる生砕物な
どの粒子を含まない．突柴森岩体の近傍に分布しており，
全体が再結晶した方解石から構成され，方解石結晶は波
動消光を示す（第 3. 35図A）．

チャート（Ec）　チャートは，厚さ 100–300.mの岩体とし
て模式地の岡内沢周辺などに分布する（第 3. 33図）．側
方連続性は比較的良く，2 km以上追跡できるものがあ
る．灰色，暗灰色または緑灰色を呈し，単層厚数cm程度
の層状である（第 3. 34図B）．大部分は再結晶しており，
やや肥大した微晶質石英と少量の粘土鉱物などからなる
（第 3. 35図B）．放散虫殻の輪郭が認められる場合がある
が，再結晶により殻構造は観察できない．

珪質泥岩及び珪長質凝灰岩（Ei）　珪質泥岩及び珪長質
凝灰岩は，厚さ数 10 mの岩体として分布する．珪質泥岩
は灰色を呈し，層状で，スレート劈開を有する場合と劈
開を持たずセメントされて硬質な場合がある．珪長質凝
灰岩は灰色～明るい黄褐色を呈し，層状である（第 3. 34
図C）．珪質泥岩と同様にスレート劈開を有する場合と持
たない場合がある．珪質泥岩と珪長質凝灰岩は，高屋敷
ユニットや大鳥ユニットの場合と同じく，特徴的な明色
系の色調を呈する珪長質凝灰岩以外は肉眼での識別が難
しいため，地質図ではまとめて示している．なお，模式
地の岡内沢には僅かだが明るい黄褐色の粘土岩が産出し
（第 3. 33図），これも風化・変質した珪長質凝灰岩の可能
性がある．珪質泥岩は放散虫殻・粘土鉱物・微晶質石英
を主体として，石英などのシルト大砕屑性粒子を少量含
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第 3. 34図　江刈ユニットの岩相の露頭写真
（A）層状石灰岩．突柴森の南南東．（B）チャート．岡内沢．（C）凝灰質泥岩．岡内沢．（D）破断した砂岩層を含む泥岩．馬淵．
（E）砂岩葉理及び砂岩薄層（Ss）を含む泥岩．岡内沢源流．（F）破断化が進んだ砂岩層を含む泥岩．泥岩・砂岩中の葉理構造
が一部保存されている．突柴森南方．（G）泥質混在岩．荒沢口の遠藤砂利所有の採石場．（H）泥質混在岩．突柴森南方．Bed：
層理面，Ss：砂岩，hm：ハンマー．
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第 3. 35図　江刈ユニットの構成岩類の薄片写真
（A）石灰岩．（B）チャート．（C）珪質泥岩．（D）珪長質凝灰岩．（E）破断した砂岩層を含む泥岩．（F）砕屑岩からなる混在岩．
Bt：黒雲母（接触変成鉱物），Ms：白雲母，OS：不透明シーム，Qz：石英，Rad：放散虫殻，Ss：砂岩．全てオープンニコ
ル．

む（第 3. 35図C）．珪長質凝灰岩は円磨度・球形度の低い
石英粒子と微晶質石英，粘土鉱物などより構成される基
質からなる（第 3. 35図D）．この様に，鏡下では典型的な
珪質泥岩と珪長質凝灰岩は，他のユニットの場合と同様
明確に区別できる．なお，珪質泥岩層と珪長質凝灰岩層
が互層，あるいは挟在関係にある場合も認められる．

泥岩（Em）　本岩相は泥岩に加え，しばしばこれに移化
する，泥質基質中にほぼ砂岩のみからなる岩塊・岩片を
含む泥質混在岩を含む．これに対し，石灰岩・チャート・
珪質泥岩・珪長質凝灰岩の岩塊を含む泥質混在岩は次項

目で記述する．泥岩は江刈ユニットの構造的下部及び上
部に幅広く分布する．泥岩は，主に黒色，一部では灰色
を呈し，特に黒色泥岩ではしばしば砂岩の薄層・葉理を
挟んでおり（第 3. 34図D–F），その砂岩層内でも葉理や級
化などの堆積構造が保存されている（第 3. 34図E，F）．
泥岩中の砂岩薄層及び葉理は多くの場合破断している
（第 3. 34図D，F）．スレート劈開や弱い鱗片状劈開を持
つが，好露出がある馬淵川上流部沿いも含め，接触変成
を受けて劈開が不明瞭になっていることも多い．鏡下で
は，泥岩は石英・長石・雲母を主体とし，有機物や粘土
鉱物などを伴う様子が観察される（第 3. 35図E）．砂岩の
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岩塊・岩片を含む泥質混在岩では，レンズ状の砂岩が黒
色泥質基質に含まれる（第 3. 34図G，H）．鏡下では泥岩
とよく似るが，泥質部や岩塊・岩片の境界に不透明シー
ムが発達する（第 3. 35図F）．

泥質混在岩（Ex）　本岩相は，黒色を呈する泥質基質中に
チャート・石灰岩・珪質泥岩・珪長質凝灰岩・砂岩の岩
塊・岩片を含み，砂岩以外の岩塊も産出する岩相を指す．
江刈ユニットの構造的中部に広く分布し，石灰岩，チャー
ト，珪質泥岩及び珪長質凝灰岩の岩体を包有する基質を
なして分布する．基質をなす泥質岩は，部分的には整然
相～破断相を示し，葉理などの堆積構造が観察されるこ
とがある．岩塊・岩片は主にレンズ状であり，産出頻度
としては砂岩が最も高い．また，産出頻度は極めて低い
が緑色を呈する玄武岩類の岩塊も認められる．鏡下で見
られる特徴は，基質の泥質岩のうち整然相～破断相をな
すものは前項目における泥岩に，混在相をなすものは前
項目における砂岩の岩塊・岩片のみを含む泥質混在岩と
同じである．

 
［年代］
江刈ユニット分布域内の石灰岩から，Schwagerina 

sp.またはParafusulina?.sp.とされたフズリナ化石が報告
されており（杉本，1974a），石炭紀末ないしペルム紀の年
代が示唆されるが，正確な産地や化石標本の記載は公表
されていない．珪質泥岩に挟在する珪長質凝灰岩からは，
約153 MaのジルコンU–Pb年代が報告されている（Muto，
印刷中；第 3. 1表）．これは半遠洋性堆積物の年代である
ため，付加年代はこれに続くジュラ紀末頃だと推定され
る．泥岩及び砂岩からの年代は報告されていない．

［地質構造］
江刈ユニットの層理面・劈開面は，江刈背斜の東翼で

は北部で北東–南西走向，南部では北西–南東走向を持
ち，全体を通して概ね 40–70°で東に傾斜する．江刈背斜
の西翼では北西–南東走向と 40–70°の西傾斜を持つ．ユ
ニット内の岩相分布は層理面・劈開面の姿勢と調和的で
ある．本ユニットは，東縁の樺森断層と西縁の小本川断
層によって大鳥ユニットの中に挟まれるように定置され
ている．両断層については，付加体ユニットの構造的累
重関係全体を切るものであるため第 8章で詳述する．

3. 8　海洋プレート層序の復元

本節において，門図幅地域に分布するジュラ紀付加体
で復元される海洋プレート層序を記述する（第 3. 36図）．
年代データは門図幅地域外のものも含めており，出典に
ついては各ユニットの年代の項目で述べている．なお，
南西隣の外山図幅（内野・小松原，2024），北隣の陸中関

図幅（中江ほか，2021）並びに本報告ではほぼ統一された
構造層序区分を用いているため，下記に述べるユニット
区分は，3図幅を含む北上山地北東部に広く適用できる．
門図幅地域東方に分布する槇

ま

木
ぎ

沢
さわ

層（杉本，1974aを箕
浦・対馬，1984が再定義）や赤

あか

鹿
しか

層（杉本，1974a），並び
に北部北上帯南東部に位置する宮古市川井から山田町豊

とよ

間
ま

根
ね

にかけてのジュラ紀付加体（Suzuki et al.，2007）につ
いては，対比の検討が不十分である．
門馬ユニットでは，海洋プレート層序の最下部にあた
るペンシルバニアン亜紀（石炭紀後期）の玄武岩類と，ペ
ンシルバニアン亜系～ペルム系の層状チャートが累重す
る層序が認められる．この上位に上限が三畳系から一部
では下部ジュラ系のチャート，三畳系最上部から下部ま
たは中部ジュラ系の半遠洋性堆積岩及び砕屑岩類が復元
される．三巣子ユニットは年代情報が乏しいため，本ユ
ニットの海洋プレート層序を構造的上位の門馬ユニット
と構造的下位の大鳥ユニットの中間的な年代に暫定的に
位置付けてある．大鳥ユニットは，海洋プレート層序が
最も良く復元されているユニットである．最下部にはペ
ンシルバニアン亜系のドロストーンとチャートがあり，
年代は不明だが玄武岩類を伴う．その上位では遠洋性深
海堆積岩が下部ジュラ系まで続く．石炭系最上部からペ
ルム系シスウラリアン統では赤色及び緑色珪質粘土岩を
伴う．また，下部三畳系では黒色有機質粘土岩と灰色珪
質粘土岩が見られる．半遠洋性堆積岩と海溝充填砕屑岩
はそれぞれ概ね下部ジュラ系トアルシアン階～中部ジュ
ラ系バトニアン階と中部ジュラ系アーレニアン階～バト
ニアン階である．また，チャートと同時異相関係にある
ペルム系グアダルピアン統の石灰岩が存在し，下位に想
定される海洋島玄武岩も本ユニットに含まれる可能性が
ある．関ユニットでは，僅かに産する玄武岩類を基底と
して，ペルム系～中部ジュラ系のチャート，中部～上部
ジュラ系の半遠洋性堆積岩と海溝充填砕屑岩という層序
が復元できる．ただし，陸中関図幅地域では玄武岩類が
海洋島起源であるため（中江，2021），中央海嶺玄武岩と
直上の遠洋性堆積岩は存在していない可能性がある．下
部三畳系は大鳥ユニットと同じく黒色有機質粘土岩及び
灰色珪質粘土岩からなると推定される．高屋敷ユニット
では，松ヶ沢サブユニットにおける三畳系から恐らく上
部ジュラ系下部のチャート，上部ジュラ系中～上部の半
遠洋性堆積岩及び海溝充填砕屑岩からなる層序と，安家
サブユニットにおける上部三畳系の玄武岩類・石灰岩・
チャートが累重する層序が復元できる．年代的に重複す
る部分では両者は同時異相関係にある．なお，古生界の
岩石は知られていない．江刈ユニットでは，下限は不明，
上限が上部ジュラ系と推定されるチャート，上部ジュラ
系の半遠洋性堆積岩，この直上にあると推定できる海溝
充填砕屑岩からなる層序が復元される．これに加え，石
炭紀末ないしペルム紀と推測される石灰岩が存在する．
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第 3.36 図
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第 3. 36図　門図幅地域に分布するジュラ紀付加体の復元海洋プレート層序
年代データの引用元については本文を参照．「年代制約なし」となっている部分の層序は，存在が確認されている岩相につ
いて，他の岩相との関係から年代を推測して示したもの．「?」を付記した部分は，特に大きな真の年代との相異がありうる．
地質年代単元名の「期」は省略している．
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第 4章　前期白亜紀火成岩（北上花崗岩類・岩脈類）

（武藤　俊・西岡芳晴）

4. 1　概要と研究史

4. 1. 1　概要
北上山地では，南部北上帯，根

ね

田
だ

茂
も

帯及び北部北上帯
に属する前期白亜紀以前に形成された地質体を，前期白
亜紀の 130–110.Maに形成された深成岩類が全域にわ
たって貫入しており，北上山地全体の面積の 4分の 1を
占める（第 4. 1図）．これらの深成岩は大部分が花崗岩類
からなるため，本報告では久保（2010）などにならい，北
上花崗岩類と呼ぶ．また，この北上花崗岩類の直前及び
同時期の岩脈類が北上山地全体で認められる．門図幅地
域では北上山地の他地域に比べ北上花崗岩類の分布面積
の割合が小さく，7 ％程度である．門図幅地域内にのみ
分布を持つ岩体としては，北西部に突

つく

柴
し

森
もり

岩体（葛巻町
泥
どろ

這
ばい

，畑
はた

周辺），中央部に湯
ゆ

沢
ざわ

鹿
しか

岩体（岩泉町雷
いか

峠
とうげ

，湯沢
鹿付近）及び砂

すな

子
こ

岩体（岩泉町砂子）が分布する（第 4. 2
図）．このほか，北隣である陸中関図幅地域に本体が分布
する平庭岩体の衛星岩体が門図幅地域北西端の袖山高原
に，同じく陸中関図幅地域に分布する天神森岩体の南端
部が門図幅地域北端の天神森南斜面に，南隣である大川
図幅地域に広く分布する堺

さかい

ノ
の

神
かみ

岩体の一部が門図幅地域
南端の田山ノ沢周辺に分布する（第 4. 2図）．天神森岩体
と砂子岩体はトーナル岩からなる（第 4. 3図）．突柴森岩
体はトーナル岩と花崗閃緑岩を主体とするが，斑れい
岩・石英閃緑岩を伴っている（第 4. 3図）．湯沢鹿岩体は
石英閃緑岩～花崗閃緑岩を主体とするが，石英斑れい岩
を伴う（第 4. 3図）．堺ノ神岩体は，門図幅範囲内では主
に閃緑岩からなり，一部で石英閃緑岩を含む（第 4. 3図）．
北上花崗岩類は周辺のジュラ紀付加体に広く接触変成を
与えている．岩脈類は門図幅地域のほぼ全域にわたって
産出し，概ね幅 10 m以下で，非常に多様な岩石種からな
る．頻出する岩脈は単斜輝石安山岩，斑状黒雲母普通角
閃石トーナル岩，細粒斑状石英閃緑岩，普通角閃石デイ
サイトであり，比較的規模の大きいものとして，門図幅
地域南西端の早坂高原付近に分布する斑状黒雲母普通角
閃石トーナル岩と穴

あな

目
め

ヶ
が

岳
だけ

北方の普通角閃石デイサイト
がある（第 4. 2図）．単斜輝石安山岩は北上花崗岩類の接
触変成を受けているものが多い．一方で，花崗岩類に貫
入する産状の岩脈も存在する．

4. 1. 2　研究史
北上花崗岩類の岩体数は，大小合わせ命名されたもの

だけで北部北上山地に 50以上，そして南部北上山地に
30以上ある（片田，1974a）．北上花崗岩類は岩相の種類に
富んでおり（第 4. 1図A），渡辺（1950）や石井ほか（1956）
による網羅的な総括をはじめ，幾つかの岩相分帯が提示
されてきた．片田ほか（1971）は野外及び顕微鏡観察と化
学組成に基づき，北東から南西に 8列の分帯を定義した．
片田（1974b）がこれを修正して定義したⅠ・Ⅱ・Ⅲ・Ⅳ・
Ⅴ・Ⅵa・Ⅵbの 7帯は，その後も近年に至るまで概ね踏
襲されている（第 4. 1図B；片田・金谷，1980；蟹澤・片
田，1988；Tsuchiya and Kanisawa，1994）．北上花崗岩類は
磁鉄鉱系列であり（金谷・石原，1973；Ishihara，1977），I
タイプ花崗岩に識別されている（蟹澤・片田，1988）．
Tsuchiya and Kanisawa（1994）は北上花崗岩類を，苦鉄質
岩をほとんど含まず累帯構造を示す type.Aと，苦鉄質岩
の割合が高い type Bに大別し，前者の形成には高温な島
弧マントルウェッジが関与していたことを示した．この
区分では，type.Aは片田（1974b）のⅠ・Ⅱ・Ⅴ・Ⅵa帯に，
type BはⅢ・Ⅳ・Ⅵb帯に相当する．その後の検討によ
り，type.Aの珪長質な累帯深成岩体は海洋地殻の部分溶
融により形成されたアダカイト質岩であることが明らか
にされている（Tsuchiya et al.，2007；土谷ほか，2008；土
谷ほか，2015）．このタイプの岩体では中心部に典型的な
アダカイト質な岩石が，周辺部には非アダカイト質でや
や苦鉄質な岩石が分布している．また，周辺部は先に上
昇したマグマと下部地殻の混合に由来するのに対し，中
心部は同じ経路を使い混合を回避したアダカイト質マグ
マに由来すると解釈された（土谷ほか，2015）．これらマ
グマ活動の時期を示すものとして，125–110.MaのK–Ar
年代（河野・植田，1965；内海ほか，1990；Shibata et al.，
1994）や 130–110.MaのジルコンU–Pb年代（土谷ほか，
2015；Osozawa et al.，2019；Suzuki et al.，2024）が得られ
ている．
門図幅地域に分布する花崗岩類は片田（1974b）のⅡ帯
及びⅢ帯に属し，ほとんどはTsuchiya and Kanisawa
（1994）の type Bである．一方，全て小岩体であり，典型
的な累帯構造をなすアダカイト質岩ではないため研究例
は多くない．北部の天神森岩体と突柴森岩体については
北隣の陸中関図幅作成の一環として久保（2010）が，南部
の堺ノ神岩体についてはKato and Hama（1976）や鈴木ほ
か（2023）が野外観察・鉱物組成・化学組成のデータを提
示している．いずれの岩体も土谷信高らの一連の研究で
は累帯深成岩体として示されてはいないが，より細かい
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門図幅区画

(A) (B)

門図幅区画

タイプ境界

Ⅳ：Ⅳ帯

Ⅳ

Ⅴ：Ⅴ帯

Ⅴ

Ⅴ

Ⅴ

Ⅵa：Ⅵa帯

Ⅵa

Ⅵa

Ⅵb：Ⅵb帯

Ⅵb

Ⅱ：Ⅱ帯

Ⅱ

Ⅱ

Ⅲ：Ⅲ帯

Ⅲ

Ⅲ

Ⅰ：Ⅰ帯

Ⅰ

地帯境界
カルクアルカリ花崗岩
アダカイト質深成岩（周辺相）
アダカイト質深成岩（中心相）
カルクアルカリショショナイト
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釡石
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上
帯

北
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北
上
帯

太
平
洋

根
田
茂
帯

第 4.1 図第 4. 1図　北上花崗岩類の分布と区分
内野・小松原（2024）を改変．（A）土谷ほか（2015）による岩相区分．（B）片田・金谷（1980）
による花崗岩類の分帯．
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黒雲母帯

上部白亜系・古第三系の被覆
紅柱石を含む黒雲母帯及び菫青石帯 左記以外での黒雲母生成確認地点接触変成帯

前期白亜紀岩脈類（Dt：斑状黒雲母普通角閃石トーナル岩，Dd：普通角閃石デイサイト）

第 4.2 図

天神森岩体
突柴森岩体

湯沢鹿岩体

砂子岩体

堺ノ神岩体堺ノ神岩体Dt

Dd

天神森岩体
突柴森岩体

湯沢鹿岩体

砂子岩体

堺ノ神岩体堺ノ神岩体Dt

Dd

袖山高原
牧場
袖山高原
牧場

第 4. 2図　門図幅地域における北上花崗岩類及び前期白亜紀岩脈類の分布
第四系による被覆は描いていない．

スケールで検討した上記の研究によれば，岩体中心部が
相対的に珪長質で，周辺部が相対的に苦鉄質である構造
が共通する．既存研究のより詳細な内容については，各
岩体の項目に記述した．
北上山地の岩脈類は，かつては主に「玢岩」と呼称さ

れ，岩型が多様である上に同一岩体でも肉眼での特徴が
変化することが知られていた（渡邊，1950；石井ほか，
1956）．その年代については北上花崗岩類の前後両方のも
のがあるとされたが，第 6章で述べる古第三紀の火山岩
類もまとめて扱われていた．5万分の 1地質図幅の整備
に代表される北上山地の精密な地質調査により，岩脈類
の多くは北上花崗岩類の熱的影響を受けているが，一部
は北上花崗岩類を切っていることが確認された（吉田，
1961，島津ほか，1970，吉田・片田，1984，西岡・吉川，
2004）．土谷ほか（1999c）やTsuchiya et al.（2005）は，北上
山地の主に南部を対象として岩脈類の岩石化学的な研究
を初めて行い，その特徴を基に高Ti安山岩，高Sr安山岩，

カリ長石 斜長石

天神森岩体

突柴森岩体

湯沢鹿岩体

苦鉄質岩
珪長質岩
石英斑れい岩
珪長質岩

砂子岩体
堺ノ神岩体

石英

第 4.3 図第 4. 3図　北上花崗岩類のモード組成
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普通角閃石斑れい岩，ざくろ石流紋岩，高Sr高Nb安山
岩，ショショナイト，カルクアルカリ玄武岩の 7種類に
分類した．また，それらのうち，高Sr安山岩がアダカイ
ト質マグマとマントルかんらん岩の反応で形成されたこ
とや，高Ti安山岩が海嶺沈み込みを示唆することを主張
した．加えて，それまで用いられてきた斑晶組み合わせ
などによる岩型区分は，岩石化学的性質と明確な相関を
示さないことを述べた．土谷ほか（2015）は北上山地南部
の岩脈類から 128 MaのジルコンU–Pb年代を得て，北上
花崗岩類の火成活動直前から初期に形成されたことを示
した．一方で，北上花崗岩類を切る岩脈は花崗岩類と同
様の化学組成を持つ一連の火成活動の産物であるとし
た．最近，Yamasaki.and.Uchino（2023）は門図幅地域南西
隣の外山図幅地域において，ダナイト岩片を捕獲した細
粒斑れい岩の転石から 125 Maの普通角閃石K–Ar年代を
報告した．その上で，岩石化学的特徴を基に，その成因
をアダカイト質マグマ火成活動に先行した非アダカイト
質マグマとダナイト質な下部地殻の反応に求めた．内
野・羽地（2021）は主に外山図幅地域の岩脈について，120 
MaのジルコンU–Pb年代と 131 Maの普通角閃石K–Ar年
代を報告するとともに古応力解析を行い，貫入が起きた
前期白亜紀に西北西–東南東方向の引張応力場があった
ことを示した． 

4. 2　北上花崗岩類（Gt，Gkr，Gkt，Gy，Gn，Gsd，Gsq）

門図幅地域に分布する北上花崗岩類は，いずれの岩体
も石井ほか（1956）により命名され，分布域についても概
ね当時のものが踏襲されてきた．なお，年代については，
門図幅地域内の北上花崗岩類からはデータが得られてい
ないが，周辺地域の研究例を基に前期白亜紀とした．

4. 2. 1　天神森岩体（Gt）
天神森岩体は北隣陸中関図幅地域にまたがった分布を
持ち，本図幅地域にはその南端部が僅かに含まれる（第
4. 2図）．門図幅地域とその周縁部での露出は限られてい
るが，松ヶ沢上流から天神森へ上るイタダキ沢林道沿い
に露頭や積み上がった数m径の転石が認められる．また，
松ヶ沢支流のキラ沢に径 300 mほどの衛星岩体が露出し
ている．従来の地質図では，松ヶ沢集落の北方にある標
高約 1,000 mの緩やかな山頂部にも分布するとされてき
たが，本報告の調査ではこの部分に接触変成を受けた
ジュラ紀付加体の露出を確認した．また，キラ沢の下流
部からキラ沢と松ヶ沢との出合を経て下流へ約 1 kmま
での範囲と，松ヶ沢集落北北西に位置する山頂部（1017.3.
m）から南東にかけてでは，肉眼で認識可能な紅柱石の斑
状変晶を含む泥質岩が認められる．上記 2地域は，天神
森岩体の分布域からはやや離れるが地下に関連した深成
岩体が存在する可能性が高い．天神森岩体は片田

（1974b）ではⅡ帯とⅢ帯にまたがるとされたが，片田・
金谷（1980）以降はⅡ帯の岩体とされている．久保（2010）
によれば，天神森岩体は主として黒雲母普通角閃石トー
ナル岩からなり，中心部では花崗閃緑岩に移化する．ま
た，岩体西部では少量の斑れい岩を伴うとされた．さら
に，同心円構造に調和的な鉱物の定向配列から，トーナ
ル岩～花崗閃緑岩質なマグマがドーム状構造を形成した
ことが推定されている．
門図幅地域の天神森岩体は，主に中粒普通角閃石黒雲
母トーナル岩からなり，中粒黒雲母普通角閃石トーナル
岩も伴う（第 4. 3図，第 4. 4図A）．一部では苦鉄質深成
岩やジュラ紀付加体起源の堆積岩を捕獲している．平均
粒径は 1–2.mm程度で，色指数は概ね 15–30程度である．
本岩体付近では色指数 40程度の細粒黒雲母普通角閃石
石英閃緑岩の岩脈がしばしばみられる． 

岩石記載
中粒普通角閃石黒雲母トーナル岩（第 4. 6図A）
主成分鉱物：斜長石・石英・黒雲母・普通角閃石・カリ長
石
副成分鉱物：不透明鉱物・アパタイト・ジルコン
完晶質等粒状である．石英は粒径 2 mm以下である．斜長
石は粒径 2 mm以下で集片双晶が顕著であり，一部で累帯
構造が顕著である．カリ長石は少量含まれ，弱いマイクロ
クリン構造を示す．ポイキリティックに斜長石を包有する
ことがあるほか，斜長石との接触部でミルメカイトを生じ
させることがある．黒雲母は粒径 2 mm以下でZ軸色は褐
色であり，自形性は良くない．普通角閃石は粒径 3 mm以
下でZ軸色は淡緑褐色～緑色である．自形性の良いものが
あり，短～長柱状である．しばしばポイキリティックに斜
長石を包有する．

4. 2. 2　突柴森岩体・袖山高原の衛星岩体（Gkr，Gkt）
突柴森岩体は馬

ま

淵
べち

川
がわ

上流部の葛巻町泥這から畑を中心
に分布し，北北西–南南東方向に長軸が向いた長径 4 km
短径 1.5.kmほどの分布を持つ（第 4. 2図）．その分布域に
比して露頭は少なく，泥這付近の馬淵川西岸や突柴森北
側の馬淵川沿いに主な露出が限られる．突柴森岩体は，
吉井・片田（1974）によって大半が花崗岩類からなり，北
端部に斑れい岩が存在するとされた．片田（1974b）の分
帯ではⅢ帯に属する．久保（2010）はより詳細な記載を行
い，突柴森岩体の北端部に普通角閃石石英閃緑岩や普通
角閃石斑れい岩からなる苦鉄質深成岩が僅かに分布し，
これを除くほぼ全域が黒雲母普通角閃石花崗閃緑岩から
なるとされた．また，久保（2010）は石英閃緑岩と斑れい
岩の併入後に花崗閃緑岩が貫入したことを示唆した．本
報告では，突柴森岩体を普通角閃石優黒斑れい岩及び普
通角閃石石英閃緑岩（Gkr）（第 4. 4図B；本項と第 4. 3図
では苦鉄質岩）と，中粒黒雲母普通角閃石トーナル岩～
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第 4. 4図　北上花崗岩類の露頭写真
（A）天神森岩体，普通角閃石黒雲母トーナル岩．キラ沢．（B）突柴森岩体，普通角閃石優黒斑れい岩．馬淵川上流．（C）突柴
森岩体，黒雲母普通角閃石花崗閃緑岩．畑北方．（D）湯沢鹿岩体，普通角閃石石英閃緑岩．湯沢鹿北方．（E）湯沢鹿岩体，普
通角閃石石英斑れい岩．湯沢鹿北方．（F）砂子岩体，黒雲母普通角閃石トーナル岩．大穴西方．（G）堺ノ神岩体，普通角閃石
閃緑岩．田山東方．（H）堺ノ神岩体，黒雲母普通角閃石石英閃緑岩．田山東方．
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花崗閃緑岩（Gkt）（第 4. 4図C；本項と第 4. 3図では珪長
質岩）に区分した（第 4. 3図）．一方苦鉄質岩が，久保
（2010）により確認された突柴森岩体の北端部だけでな
く，南端部にも狭小に分布することを明らかにした．苦
鉄質岩の平均粒径は 1–3.mmで変化に富んでおり，色指
数は 60–80である．斜長石の変質が著しく光学的に灰長
石成分を測定することができなかったが，久保（2010）の
記載に従って，岩石名を斑れい岩及び石英閃緑岩とした．
珪長質岩は突柴森岩体本体の大部分を占める．比較的均
質で，平均粒径は 2 mm程度，色指数は 20程度である．
突柴森岩体本体の北西縁では苦鉄質岩や堆積岩の捕獲岩
を多く含む（第 4. 4図B）．普通角閃石は自形性がやや良
く，長柱状である．露出の良い馬淵川沿いでは苦鉄質岩
分布域内に珪長質岩も産し，両者が不規則に湾曲した境
界で接する露頭がある．
袖山高原の衛星岩体は，久保（2010）によれば，北隣の
陸中関図幅地域に分布する平庭岩体の衛星岩体である．
また，同論文で平庭岩体は突柴森岩体と共通のマグマか
らの生成物とされているため，袖山高原の衛星岩体も便
宜的に突柴森岩体とまとめて扱う．袖山高原には，突柴
森岩体の苦鉄質深成岩に類似する普通角閃石斑れい岩
と，輝石普通角閃石石英閃緑岩からなる小岩体が 2つ存
在するとされた（久保，2010）．袖山高原は現在牧場とし
て利用されているため露頭が乏しく，岩体の分布を正確
に把握することは困難であるが，袖山高原牧場南東部か
ら馬淵川へ流れ込む松山沢の源頭部には粗粒普通角閃石
斑れい岩の巨礫が積み上がっており，苦鉄質深成岩体の
存在が示唆される．一方，久保（2010）で衛星岩体が分布
するとされた 2箇所のうち，牧場の北東を走る尾根上で
は接触変成を受けたジュラ紀付加体の転石が見られ，も
う 1箇所である松山沢支流の源頭部にも深成岩が転石中
に卓越する様子は見られない．以上の様に，2つの岩体
を想定する根拠は得られず，本報告では松山沢源頭部の
転石の供給源として想定した一つの岩体のみ地質図に示
した．袖山高原の衛星岩体は主に，突柴森岩体本体の苦
鉄質岩と同様の普通角閃石優黒斑れい岩からなる．

岩石記載
中粒単斜輝石普通角閃石優黒斑れい岩（第 4. 6図B）
主成分鉱物：普通角閃石・斜長石・単斜輝石・石英
副成分鉱物：不透明鉱物
完晶質等粒状である．斜長石は粒径 1 mm以下で自形性は
悪く，変質により一部または全体がソーシュライト化した
り，白雲母やクリノゾイサイトに置換されたりしている．
石英は粒径 1 mm以下で粒間に産する．普通角閃石は粒径
4 mm以下の短柱状の半自形で，Z軸色は淡緑褐色であり，
コア部でやや褐色が濃くなる累帯構造を示すことがある．普
通角閃石の一部はアクチノ閃石に置換されている．単斜輝石
は半自形で少量含まれ，普通角閃石に取り囲まれて産する．

中粒単斜輝石含有黒雲母含有普通角閃石トーナル岩
（第 4. 6図C）
主成分鉱物：斜長石・石英・普通角閃石・黒雲母
副成分鉱物：不透明鉱物・カリ長石・単斜輝石・ジルコン
完晶質等粒状である．斜長石は 3 mm以下で，変質のため
ソーシュライト化しており，一部では 0.1.mm以上の白雲
母，緑れん石，クリノゾイサイトなどが生じている．石英
は粒径 2 mm以下である．普通角閃石は粒径 2 mm以下で自
形性の良いものがあり，長柱状である．Z軸色は淡緑色で
ある．黒雲母は粒径 0.8.mm以下で少量含まれ，緑泥石化
しているが外形からそれと判断できる．単斜輝石は粒径0.3.

mm以下でごく僅かに含まれる．

4. 2. 3　湯沢鹿岩体（Gy）
湯沢鹿岩体は雷峠から湯沢鹿の北方にかけての穴目ヶ
岳南西山麓に分布する（第 4. 2図）．片田（1974b）の分帯
ではⅢ帯に属する．従来の研究では一つの連続した露出
を持つとされていたが（例えば，吉田ほか，1984），本報告
では雷峠北東にて，接触変成を受けたジュラ紀付加体の
地表分布が湯沢鹿岩体の地表分布を分断することが明ら
かになった．本報告では西側を西部岩体，東側を東部岩
体と呼称するが，両者の岩相には大きな相違はないため
湯沢鹿岩体としてまとめて記述する．これら以外に，雷
峠沢上流部には径 100 m程度の小規模な衛星岩体が，大
石沢には北北西–南南東に延びる岩脈状の衛星岩体が存
在する．湯沢鹿岩体のうち西部岩体は雷峠沢沿いに，東
部岩体は穴目ヶ岳南方の林道沿いに主な露出が見られ
る．雷峠沢の西部岩体の北縁では，本岩体を構成する石
英閃緑岩がジュラ紀付加体の泥質岩などに岩脈状に貫入
する様子が観察される．
吉井・片田（1974）は，転石のみによる判断ではあるが，
この岩体が斑れい岩類からなることを報告した．しかし
本調査では，主に中～細粒普通角閃石石英閃緑岩～花崗
閃緑岩（本項と第 4. 3図では珪長質岩）からなり（第 4. 4
図D），普通角閃石石英斑れい岩を伴う（第 4. 4図E）こと
が明らかになった（第 4. 3図）．珪長質岩と石英斑れい岩
の分布域に明瞭な境界が引けないため，地質図ではまと
めて表現した．珪長質岩は岩体全体に産し，平均粒径
が 0.5–3.mm程度で，色指数は 15–30程度である．少量黒
雲母を含むこともある．石英斑れい岩は東部岩体でより
多く見られ，西部岩体ではほとんど見られない．平均粒
径は 2–3.mmで，色指数は 40–70である．斜長石の変質
が著しく光学的に灰長石成分を測定することができな
かったが，暫定的に岩石名を石英斑れい岩とした．珪長
質岩と石英斑れい岩が露頭で共存する部分では，珪長質
岩が脆性的に貫入している場合（第 4. 5図A）と，流動的
な境界で接する場合（第 4. 5図B）がある．また，珪長質
岩が石英斑れい岩の捕獲岩を含むこともある．
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第 4. 5図　湯沢鹿岩体に見られる珪長質岩と苦鉄質岩の関係
（A）苦鉄質岩が脆性的に割れて珪長質岩が貫入するケース．（B）両者が流動的な境界で接するケース．

岩石記載
中粒普通角閃石石英閃緑岩（第 4. 6図D）
主成分鉱物：斜長石・普通角閃石・石英・カリ長石
副成分鉱物：黒雲母・アパタイト・ジルコン・不透明鉱物
完晶質等粒状である．斜長石は粒径 2 mm以下で自形性が
良い．変質のためソーシュライト化しており，一部では白
雲母やクリノゾイサイトが生じている．普通角閃石は長柱
状で自形性が良く，長径 7 mmに達する．Z軸色は淡緑褐色
～淡緑色である．一部で変質により緑れん石やクリノゾイ
サイトが生じている．石英は粒径 1 mm以下で粒間に見ら
れる．カリ長石は粒径 2 mm以下で間隙充填状に少量見ら
れ，偏在する．黒雲母は緑泥石化している．

中粒普通角閃石石英斑れい岩（第 4. 6図E）
主成分鉱物：普通角閃石・斜長石・カリ長石・石英
副成分鉱物：不透明鉱物・ジルコン・アパタイト
完晶質等粒状である．斜長石は粒径 2 mm以下で累帯構造
が顕著なものが見られ，一部ソーシュライト化している．
カリ長石は粒径 2 mm以下で，弱いパーサイト組織を示す．
石英は粒径 2 mm以下である．普通角閃石は粒径 7 mm以下
で，Z軸色は淡緑褐色～淡緑色である．

4. 2. 4　砂子岩体（Gn）
砂子岩体は岩泉町砂子から東方にかけて径 1 kmほどの

分布を持ち（第 4. 2図），片田（1974b）の分帯ではⅢ帯に
属する．小本川沿いの河床や斜面に断続的に露出がある．
吉井・片田（1974）では黒雲母普通角閃石花崗閃緑岩とさ
れた．岩相はほぼ均質だが，本報告では中粒黒雲母普通
角閃石トーナル岩が確認されたため（第 4. 3図；第 4. 4図
F），本岩体の岩相を中粒黒雲母普通角閃石トーナル岩～
花崗閃緑岩とする．苦鉄質深成岩の捕獲岩を含むことが
ある．平均粒径は 2 mm程度で色指数は 20程度である．

岩石記載
中粒黒雲母普通角閃石トーナル岩（第 4. 6図F）
主成分鉱物：斜長石・石英・普通角閃石・カリ長石・黒雲
母
副成分鉱物：不透明鉱物・チタン石・ジルコン・アパタイト
完晶質等粒状である．斜長石は粒径 2 mm以下であり，累
帯構造が顕著なものが見られる．集片双晶は見られるが顕
著ではない．一部コアがソーシュライト化している．石英
は粒径 1 mm以下である．カリ長石は粒径 1 mm以下で，間
隙充填状に見られる．ポイキリティックに自形の斜長石や
普通角閃石を含むことがある．斜長石との接触部でミルメ
カイトを生じさせることがある．普通角閃石は粒径 4 mm

以下で，一般に自形性が強く長柱状である．Z軸色は淡緑
褐色～淡緑色である．黒雲母は粒径 1 mm以下で，緑泥石
化しているが外形からそれと判断できる．

4. 2. 5　堺ノ神岩体（Gsd），田山ノ沢北方の衛星岩体
（Gsq）

堺ノ神岩体は南隣の大川図幅地域に大部分が含まれ，
堺ノ神岳を中心に北北東–南南西に長く伸びた長径約 13 
km，短径約 4 kmの分布を持つ，本報告で扱う中では大
規模な深成岩体である（第 4. 1図）．ただし，門図幅地域
内での分布域は小さく，田山東方にて岩体の北端部が約
1.5.km四方の範囲で分布しているのみである（第 4. 2
図）．片田（1974b）の分帯ではⅢ帯に属する．吉井・片田
（1974）では苦鉄質深成岩と花崗岩類の複合岩とされた．
Kato and Hama（1976）では中心部に黒雲母普通角閃石花
崗閃緑岩，周辺部にかんらん石輝石普通角閃石斑れい岩
から黒雲母普通角閃石石英閃緑岩に至るまでの変化に富
む苦鉄質岩が分布することを示した．最近，鈴木ほか
（2023）は堺ノ神岩体の岩相分布を再検討し，Kato and 
Hama（1976）と比べて珪長質な岩相として認識してい
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←第 4. 6図　北上花崗岩類の薄片写真
（A）天神森岩体，中粒普通角閃石黒雲母トーナル岩．（B）突柴森岩体，中粒単斜輝石普通角閃石斑れい岩．（C）突柴森岩体，
中粒単斜輝石含有黒雲母含有普通角閃石トーナル岩．（D）湯沢鹿岩体，中粒普通角閃石石英閃緑岩．（E）湯沢鹿岩体，中粒
普通角閃石石英斑れい岩．（F）砂子岩体，中粒黒雲母普通角閃石トーナル岩．（G）堺ノ神岩体，中粒単斜輝石含有普通角閃
石閃緑岩．（H）堺ノ神岩体，中粒黒雲母普通角閃石石英閃緑岩．Bt：黒雲母，Cpx：単斜輝石，Kfs：カリ長石，Hbl：普通
角閃石，Pl：斜長石，Qz：石英．全てクロスニコル．

る．門図幅地域における本岩体の岩相は，Kato and Hama
（1976）では黒雲母普通角閃石石英閃緑岩（原典の分類で
は斑れい岩～閃緑岩），鈴木ほか（2023）では黒雲母普通
角閃石石英モンゾ閃緑岩～花崗閃緑岩とされている．
本図幅地域での堺ノ神岩体の連続露頭は少なく，田山

東方の山中において限定的な露出があるのみである．こ
のほか，岩体北方の田山ノ沢沿いでは幅 100 m以下の衛
星岩体が見られる．堺ノ神岩体本体と田山ノ沢沿いの小
規模衛星岩体は中粒普通角閃石閃緑岩（第 4. 4図G）及び
中粒黒雲母普通角閃石石英閃緑岩（第 4. 4図H）からなり
（第 4. 3図），普通角閃石閃緑岩がより多くみられる．地
質図規模では両者の境界を明確にすることができなかっ
たため，岩相としては一括している．平均粒径は全体を
通して 2 mm程度であり，色指数は普通角閃石閃緑岩が
40–50，黒雲母普通角閃石石英閃緑岩が 30程度である．
堺ノ神岩体本体のうち縁辺部では石英閃緑岩が斑状を呈
することがある．
また，従来の研究（石井ほか，1956；土谷ほか，2008）で

も認識されている様に，幅約 600 mの衛星岩体が田山ノ
沢を挟んで北側の尾根の鞍部付近に断片的に露出する．
田山ノ沢北方の衛星岩体は，堺ノ神岩体に典型的な等粒
状組織の岩石をほぼ含まず，1–3.mm程度の普通角閃石斑
晶を含む斑状石英閃緑岩からなる．この斑状普通角閃石
石英閃緑岩は，堺ノ神岩体の本体の北縁部において小規
模に見られる斑状石英閃緑岩と良く類似するため，同じ
マグマ起源の衛星岩体と解釈して本項目に含めている．

岩石記載
中粒単斜輝石含有普通角閃石閃緑岩（第 4. 6図G）
主成分鉱物：普通角閃石・斜長石・カリ長石・石英 

副成分鉱物：不透明鉱物・ジルコン・アパタイト・単斜輝石
完晶質等粒状である．斜長石は粒径 2 mm以下で，自形性
が良く，集片双晶が顕著であるが，累帯構造は顕著ではな
い．カリ長石は粒径 2 mm以下の他形で弱いパーサイト組
織を示す．石英は粒径 1 mm以下の他形である．普通角閃
石は粒径 2 mm以下の自形～半自形であり，Z軸色は淡緑褐
色～淡褐色である．ポイキリティックに小さい自形の斜長
石を含むことがある．単斜輝石は普通角閃石に包有されて
いる．

中粒黒雲母普通角閃石石英閃緑岩（第 4. 6図H）
主成分鉱物：斜長石・普通角閃石・石英・カリ長石・黒雲

母
副成分鉱物：チタン石・不透明鉱物・アパタイト・単斜輝石
完晶質等粒状である．斜長石は 2 mm以下の自形～半自形
であり，累帯構造が顕著なものが見られる．一部変質して
いる．石英は粒径 1 mm以下の他形である．カリ長石は粒
径 1 mm以下で間隙を充填する様に産し，弱いパーサイト
組織を示すことがある．普通角閃石は粒径 3 mm以下で自
形性の良いものが見られ，長柱状である．Z軸色は淡緑褐
色～淡緑色である．黒雲母は粒径 1 mm以下の自形で緑泥
石化しているが，外形からそれと判断できる．

4. 3　岩脈類（Dt，Dd）

門図幅地域内では全域にわたって多様な岩脈類が産出
する．これらは大部分が厚さ 1 m以下であり，厚くても
数mである．組成は白色で流紋岩質なものから黒色で玄
武岩質なものまであり，組織は無斑晶状・斑状・完晶質
と多岐にわたる（第 4. 7図）．また，同一岩体の中でも，
特に組織に関しては多様性が見られる．地質図上に表現
されるものとしては，早坂峠付近の斑状黒雲母普通角閃
石トーナル岩（Dt）と鈴峠付近の普通角閃石デイサイト
（Dd）がある．貫入姿勢が明確な岩脈の多くは高角でジュ
ラ紀付加体の岩石に貫入しているが（第 4. 7図A，F，第
4. 8図A），一部では低角な姿勢の岩脈も見られる；第 4. 8
図B）．ジュラ紀付加体の脆弱面に沿って一部で姿勢を変
化させているものや（第 4. 8図A），壁面が平面的ではな
くやや不規則に折れ曲がったもの（第 4. 8図C，D）もあ
る．一部の岩脈では，固結後に剪断変形を受けている（第
4. 8図E）．北上花崗岩類との関係としては，花崗岩類の
熱変成を受けているもの（第 4. 9図A）と花崗岩類に急冷
縁をもって接するもの（第 4. 8図F）の両方がある．完晶
質な岩脈には，北上花崗岩類の岩相と類似するものも多
く含まれる（第 4. 7図H）．本報告の岩相分類は肉眼及び
鏡下観察に基づくが，系統的な分類には岩石化学的分析
が必要であることが示唆されている（土谷ほか，1999c）．
また，岩脈類の中には著しく変質して，斑晶が粘土鉱物
や炭酸塩鉱物に完全に置換されているものもあり，この
様な場合は野外での識別が困難である．上記を鑑みて，
本報告では岩脈類の系統的な細分は行わず，多産するも
の及び特徴的なものを記載するに留める．以下の記載で
は，門図幅地域内での産出範囲が広いものから順に述べ
る．
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単斜輝石安山岩　径 1–2.mm程度の単斜輝石斑晶を含み，
露頭で灰色を呈する（第 4. 7図A）．単斜輝石斑晶は自形
性が良く短柱状のものもあるが，粒状のものもある（第
4. 9図B）．鏡下観察を行った試料では，多くの場合単斜
輝石斑晶がトレモラ閃石またはアクチノ閃石の集合体に
置換されており，接触変成を受けている（第 4. 9図A）．
したがって，本岩は大部分または全てが北上花崗岩類の
活動前に貫入している．石基は粒径 0.1–0.3.mm程度で，
普通角閃石・斜長石・不透明鉱物からなる（第 4. 9図A，
B）．本岩からなる岩脈は，門図幅地域の幅広い範囲で産
出するが，堺ノ神岩体と湯沢鹿岩体の近傍及び両者の間
に多く産出する傾向にある．地質図に表現可能な規模の
ものは確認されていない．明瞭で平面的な境界でジュラ
紀付加体の岩石に貫入していることが多いが（第 4. 7図
A），後者がホルンフェルス化している部分では波状にう
ねった境界を持つ場合がある（第 4. 7図B）． 

斑状黒雲母普通角閃石トーナル岩（Dt）　最大で 3 mm程
度の斜長石と普通角閃石斑晶を持つ（第 4. 7図C）．色指
数は 15程度であり，野外では特徴的に白色かつ斑状を呈
することで，他の岩脈類とは容易に識別できる．鏡下で
は完晶質，斑状の組織が観察され，主成分鉱物は斜長石・
石英・普通角閃石・黒雲母である（第 4. 9図C）．斜長石
は粒径 2 mm以下であり，ほとんどがソーシュライト化
している．石英は粒径 1 mm以下で融食形を示す．普通
角閃石は粒径 2 mm以下，黒雲母は粒径 1 mm以下で，い
ずれもほとんど緑泥石化している．副成分鉱物は不透明
鉱物である．本岩の産出は早坂峠周辺から見内川源流に
限られるが，最大で厚さ約 150 mになる岩脈を形成する．
ジュラ紀付加体の岩石に対して，一部角礫状に破砕した
壁面で接して貫入している（第 4. 7図D）．この壁面の特
徴のため露頭規模では岩脈の正確な姿勢がわかりづらい
が，岩相分布から北北西–南南東で垂直に近いと推定さ
れる．早坂トンネルの工事の際に，厚さ 100 mに及び部
分的にネットワーク状に分岐した「ヒン岩」が岩泉側坑
口寄りに数多く貫入していることが確認されており（宮
古地方振興局岩泉土木事務所，2008），本岩の位置・規
模・貫入様式と一致する． 

細粒斑状石英閃緑岩　数mm程度の斜長石・普通角閃石
の斑晶と灰色の石基を特徴とする（第 4. 7図E）．鏡下で

は完晶質斑状の組織が観察され，斑晶は斜長石・普通角
閃石・単斜輝石からなる（第 4. 9図D）．斜長石は粒径 2 
mm以下で自形性が良いが，ソーシュライト化している
ことがあり，この場合肉眼では岩石全体が青灰色～緑灰
色を呈する．普通角閃石は粒径 1 mm以下で自形性が良
く長柱状～針状である．Z軸色は単褐色である．単斜輝
石は粒径 2 mm以下で短柱状だが，変質のため丸みを帯
びていることが多い．石基は斜長石・普通角閃石・石英・
不透明鉱物からなり，粒径は 0.1–0.5.mm程度である．本
岩の岩脈は主に三

み

田
た

貝
かい

から名
な

目
め

入
いり

にかけて発達し，平面
的な境界でジュラ紀付加体の岩石に貫入する．最大で幅
数mに達するが，地質図に表現可能な規模のものは確認
されていない．肉眼観察での特徴は，田山ノ沢北方の尾
根上に分布する堺ノ神岩体の衛星岩体に類似する．

普通角閃石デイサイト（Dd）　主に無斑晶状であり，1–3.
mm大の普通角閃石及び斜長石斑晶を含むものも見られ
る（第 4. 7図F）．主成分鉱物として粒径 1 mm以下の斜長
石・普通角閃石を含む（第 4. 9図E）．斜長石は大部分が
ソーシュライト化している．普通角閃石はZ軸色が淡緑
褐色で自形性が良く，短柱状である．副成分鉱物として
不透明鉱物を含む．主に安家川上流及びその西側の山域
に産出し，平面的な壁面で接してジュラ紀付加体の岩石
に貫入している．穴目ヶ岳付近に分布する大規模な岩脈
では厚さが 150 mに達する． 

斑状閃緑岩　最大 10 mmに及ぶ巨大な銭形の斜長石斑晶
を特徴とする，灰緑色を呈する石基部分を有する岩石で
ある（第 4. 7図G）．土谷ほか（1999c）では高Ti安山岩，西
岡・吉川（2004）では斜長石閃緑斑岩と呼称されたもので
ある．完晶質斑状であり，斑晶は斜長石・単斜輝石・石
英からなる（第 4. 9図F）．斜長石は自形性が良く銭形で，
累帯構造は顕著ではなく，大部分がソーシュライト化し
ている．単斜輝石は最大 2 mm，概ね粒径 1 mm以下で，
ほとんどが緑泥石化している．ごく稀に粒径 2 mm以下
の石英が見られる．石基は，斜長石・黒雲母・不透明鉱
物からなり，アパタイト・ジルコンも認められる．本岩
の産出頻度は高くないが，渡邊（1950）以降，銭形の斜長
石巨晶に由来して「ゼニポー」と俗称されてきた北上山
地に特徴的な岩脈であるためここに記載する．門図幅地
域では穴沢，泉沢上流部付近，燃

もえ

壁
かべ

沢
ざわ

など東半部で確認
されたが，これは従来本岩の北限とされていた宮古図幅

第 4. 7図　前期白亜紀岩脈類の露頭写真→
（A）大鳥ユニットの泥質岩に貫入する単斜輝石安山岩，救沢．（B）ホルンフェルス化した大鳥ユニットの泥質混在岩に貫入
する単斜輝石安山岩，大石沢．（C）斑状黒雲母普通角閃石トーナル岩，関沢支流．（D）門馬ユニットの玄武岩に貫入する斑状
黒雲母普通角閃石トーナル岩，三田貝川源流．（E）細粒斑状石英閃緑岩，名目入．（F）大鳥ユニットの泥質岩に貫入する普通
角閃石デイサイト，大坂本．（G）銭形の巨大斜長石斑晶を含む斑状閃緑岩，泉沢．（H）中粒普通角閃石斑れい岩，救沢．近く
に分布する湯沢鹿岩体の角閃石石英斑れい岩に類似する．dy：岩脈．
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第 4. 8図　前期白亜紀岩脈類の貫入様式
（A）層状砂岩に貫入する流紋岩質岩脈，穴沢．一部層理面に沿って向きを変えている．（B）低角に貫入するデイサイト質岩
脈，本銅ノ沢．（C）やや不規則な壁面を持つデイサイト質岩脈，門大滝．（D）平面的でない壁面を持つ流紋岩質岩脈，泉沢．
（E）剪断変形を受けた流紋岩質岩脈，荒沢口遠藤砂利採石場内．（F）堺ノ神深成岩体の衛星岩体に急冷縁をもって貫入する安
山岩質岩脈，田山ノ沢．dy：岩脈，Qdi：石英閃緑岩，hm：ハンマー．
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第 4. 9図　前期白亜紀岩脈類の薄片写真
（A）接触変成を受けた単斜輝石安山岩．（B）単斜輝石安山岩．（C）斑状黒雲母普通角閃石トーナル岩．普通角閃石は緑泥石化
している．（D）細粒斑状単斜輝石普通角閃石石英閃緑岩．（E）無斑晶状普通角閃石デイサイト．（F）斑状閃緑岩．Act：アクチ
ノ閃石（単斜輝石斑晶を置換），Bt：黒雲母，Cpx：単斜輝石， Hbl：普通角閃石，Pl：斜長石，Tr：トレモラ閃石（単斜輝石
斑晶を置換）．Aのみオープンニコル．A以外クロスニコル．
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地域（吉田・片田，1984）から 30 km以上北である．吉田
（1961）は本岩が深成岩による接触変成を受けたホルン
フェルスを捕獲しているため，北上花崗岩類の活動後に
貫入しているとした．一方，これと隣接する綾里図幅地
域では，本岩が 125–120.Maの年代を持つ（Osozawa et al.，
2019）北上花崗岩類の五

ご

葉
よう

山
さん

岩体に貫入されている（西
岡・吉川，2004）．

4. 4　接触変成作用

北上花崗岩類はいずれの岩体も周囲のジュラ紀付加体
の岩石に接触変成を与えており，紅柱石や黒雲母などの
変成鉱物の生成（第 4. 10図A），変成を受けた岩石におけ
る異なる岩質の癒合（第 4. 10図B，C），石英の再結晶（第
4. 10図D）などが野外で認識される．変成鉱物の生成と
いう点において顕著な接触変成作用が見られるのは，天
神森岩体及び門図幅地域を僅かに北東に外れた位置にあ
る川口岩体である．天神森岩体では，トハギ沢及びキラ
沢で砕屑岩中に長さ 10 mm以上に達する紅柱石の斑状変
晶が生成している（第 4. 10図A）．鏡下では，紅柱石に加
えて白雲母や黒雲母が観察される（第 4. 10図E）．紅柱石
の斑状変晶は，天神森岩体の項で述べた様に岩体の地表
露出部から離れた場所にも生じている．川口岩体の近傍
では，門図幅地域から東へ外れた安家川沿いで砕屑岩中
に菫青石及び紅柱石の斑状変晶が認められる（第 4. 10図
F）．ただし，これらの斑状変晶が見られる場所は，黒雲

母のみが見られる範囲内で孤立しており，川口岩体の分
布と調和していない．突柴森，湯沢鹿両岩体の縁辺部に
も一部で紅柱石斑状変晶が認められるが，岩体から 200 
m以内の近傍でもその長さが 3 mm程度と微小であり，発
達は悪い．
黒雲母が生成している接触変成岩は，全ての深成岩体
の周囲 3 km程度に広く認められる．一部では鏡下で黒雲
母に加えてざくろ石が認められる（第 4. 10図G）．また，
図幅東部に位置する高屋敷ユニット（第 3. 30図A–C，E），
関ユニットの大部分（第 3. 24図A）及び大鳥ユニット東
部（第 4. 10図H）では，最も近い深成岩体の地表分布か
ら 3 km以上離れた地点でも黒雲母の生成が認められる．
例として，松橋川下流部東側の粘板岩質泥岩では，最も
近い深成岩体から 4 km以上離れているにもかかわらず，
黒雲母及びざくろ石の生成が見られる．一方で，黒雲母
が確認された地点は必ずしも深成岩体の分布と調和的で
はない．さらに，黒雲母は鏡下でないと確認することが
困難な場合が多く，劈開の発達など補助的な基準を合わ
せても，野外において黒雲母が生成している接触変成岩
を確実に識別するのは困難であった．そこで本報告では，
黒雲母の生成が鏡下で認められた地点を全て包絡する様
にではなく，深成岩体の地表分布と調和する様に，連続
的に接触変成岩が確認された範囲を黒雲母接触変成帯と
して描いた．したがって，示した接触変成帯外にも，実
際には黒雲母を含む接触変成岩の産出地点が点在するこ
とには留意されたい（第 4. 2図）．

←第 4. 10図　接触変成岩の露頭写真及び薄片写真
（A）紅柱石斑状変晶を含む泥岩，キラ沢．（B）黒雲母帯の泥岩，トハギ沢．（C）黒雲母帯の砂岩泥岩互層，大穴．（D）黒雲
母帯の再結晶したチャート，雷峠沢．石英脈が発達する．（E）紅柱石斑状変晶を含む泥質砂岩ホルンフェルス，キラ沢．
クロスニコル．（F）菫青石帯の泥岩，元村東方（岩泉図幅地域内）．クロスニコル．（G）黒雲母及びざくろ石が生成した泥
質岩，石畑西方．オープンニコル．（H）黒雲母及びざくろ石が生成した泥質岩，泉沢下流．オープンニコル．And：紅柱
石，Bt：黒雲母，Crd：菫青石，Grt：ざくろ石，Ms：白雲母，Rad：再結晶した放散虫殻．
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第 5章　上部白亜系～古第三系

（野田　篤）

5. 1　概要と研究史

5. 1. 1　地質概要
門図幅地域に分布する上部白亜系～古第三系は，上部
白亜系横

よこ

道
みち

層と古第三系小
こ

川
がわ

層群に区分されており，国
くに

境
ざかい

峠から小
お

本
もと

川
がわ

に沿って松橋まで，北西–南東方向に約
16 km長，北東–南西方向に最大 2 km幅で断続的に細長
く分布している（第 5. 1図）．分布域は国境峠～名

な

目
め

入
いり

と
袰
ほろ

綿
わた

～松橋の 2箇所に分かれており，その中間に位置す
る穴沢付近にもごく小規模な分布が見られる．
横道層は，ジュラ紀付加体と前期白亜紀火成岩を不整
合に覆うか，またはそれらと断層で接する．主に礫岩・
砂岩・シルト岩からなり，珪長質凝灰岩・炭質泥岩・石
炭を含む．横道層からは後期白亜紀（セノマニアン期～
カンパニアン期）を示す植物化石が報告されており，陸
成層とされる（棚井ほか，1978）．岩相に基づいて，主に
礫岩及び砂岩からなる下部と砂岩及びシルト岩からなる
上部に区分される．
小川層群は，名目入付近から小松沢を経て雷

いか

峠
とうげ

沢まで
よく発達する．小川層群は横道層を非整合に覆い，主に
砂岩・礫岩・シルト岩などの不規則な互層からなり，凝
灰岩や炭質泥岩，石炭をしばしば挟む．海棲動物化石は
全く含まれないが，植物化石を多産することや多くの炭
層を挟むことから古第三紀の河川成～湖沼成の堆積物と
考えられる（棚井ほか，1978；小貫，1981；村井ほか，
1984）．本層群は下位から小松層・名目入層・大久保層・
雷峠層に細分されており，本層群の最大層厚は 800 m 以
上に達する．小松層は，横道層を非整合に覆い，凝灰岩，
凝灰質砂岩及び凝灰質泥岩からなり，炭質泥岩及び石炭
を挟む．名目入層は，鴨

かも

沢
ざわ

礫岩部層と中
なか

沢
ざわ

挟炭部層に細
分され，前者は礫岩及び砂岩，後者は砂岩及びシルト岩
を主体とし，礫岩，石炭及び凝灰岩を挟む．大久保層は，
鬼久保砂岩礫岩互層部層と大久保シルト岩部層に細分さ
れ，前者は礫岩及び砂岩，後者はシルト岩及び砂岩を主
体とし，礫岩，炭質泥岩及び石炭を伴う．雷峠層は，淘
汰の悪い角礫～亜角礫岩を主体とし，砂岩を伴う．
門図幅地域の横道層と小川層群は，約 30 km北東に位
置する久慈地域の上部白亜系久慈層群と古第三系野田層
群（島津・寺岡，1962；吉田ほか，1987），また岩泉町市街
地周辺に分布する上部白亜系沢

さわ

廻
まわり

層と古第三系清
し

水
みず

川
層に対比される（第 5. 1図）．
主な分布域である国境峠～名目入では，小本川に沿っ

て北西–南東方向に横道層と小川層群が分布し，北西に
プランジした軸をもつ向斜構造を示す．向斜構造の南西
翼部は北西–南東走向の北東傾斜，北東翼部は北北西–南
南東走向の南西傾斜となっているが，北東翼部の大部分
が小本川断層によって切断されている．最上位の雷峠層
を除く横道層から小川層群大久保層までの地層の層厚は
向斜軸部で厚化が認められないため，本向斜は少なくと
も小川層群大久保層が堆積した始新世イプレシアン期以
降に形成された．本向斜の形成終了は，向斜軸を切る小
本川断層の活動より前であり，遅くとも始新世ルテシア
ン期である．袰綿～松橋では，岩相から主に上部白亜系
横道層に相当する地層が分布していると考えられ，小本
川断層に沿って，北西–南東から東西方向の分布を示す．
袰綿では，大局的には北西–南東方向の走向と北傾斜を
示す単斜構造，一

ひと

ツ
つ

苗
なわ

代
しろ

～松橋間では北西–南東方向の
軸を持つ向斜構造を示している．

5. 1. 2　研究史
20万分の 1「盛岡」図幅（山根，1915）によって，門図幅
地域に“第三系”が分布していることが示されて以来，門
図幅地域周辺の上部白亜系～古第三系の層序学的・古生
物学的研究がいくつか報告されている．例えば，齋藤
（1927）は，この“第三系”を下位より岩泉層群・門

かど

炭層
群・国境層群に層序区分し，各層の記載を行った（第 5. 2
図）．その際，地質時代を示す古生物学的根拠は示さな
かったが，これらの地層を構成している岩相と層序が，
北上山地北東縁の久慈地域に分布する第三系のものと類
似していることから第三系であるとみなした．一方，佐
伯（1928）は，久慈地域から白亜紀を示す海棲動物化石が
発見されたことから，門図幅地域で第三系とされた地層
も白亜系である可能性に言及した．その後，10万分の 1
「岩手県地質図」（岩手県土木部，1954；小貫，1956）は，長
谷弘太郎の 1952年の卒業論文を引用して，岩泉町内から
門図幅地域にかけて上部白亜系～古第三系が分布してい
ることを示し，下位より上部白亜系の沢廻層と古第三系
漸新統の小川層群に区分した．更に，小川層群は下位の
名目入層と上位の雷峠層に細分され，植物化石から漸新
統とされた．沢廻層を上部白亜系とした根拠は，1951年
東京大学の井上康夫ほか 2名による沢廻層上部からのア
ンモナイトMontoniceras (Texanites).sp.の発見である（小
貫，1956）．小貫（1969）は，沢廻層から採取されたアンモ
ナイトは再堆積した二次化石と考え，同層を古第三系小
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第 5. 1図　北部北上山地とその周辺の白亜系及び古第三系の分布図
破線の四角は門図幅の範囲を示す．海域の黒丸は，ボーリング孔の位置を示す（佐々木・岩崎，1992；石油公団，2000）．地
形陰影図は地理院地図（http://maps.gsi.go.jp/），地質図は 20万分の 1シームレス地質図V2（産総研地質調査総合センター，
2023）を用いて作成．LC：下部白亜系． UC：上部白亜系．P：古第三系．

門図幅地域では，棚井・飯島（1970）が上部白亜系の存
在を予察的に報告し，それを横道層と呼んだ．さらに棚
井ほか（1978）は，門図幅地域の上部白亜系～古第三系に
ついて，産出する植物化石に基づいて下位の上部白亜系
横道層（コニアシアン階～カンパニアン階）と上位の古

川層群に組み込んだが，その後，新たに沢廻層下部から
後期白亜紀サントニアン期を示唆するアンモナイトが相
次いで報告されたため，同層は上部白亜系サントニアン
階との見解が一般的になった（松本ほか，1982；加瀬ほ
か，1984；川上ほか，1984 ，1986）．
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第三系小川層群（上部始新統～下部漸新統）に区分し，小
川層群については下位から小松層・名目入層・大久保
層・雷峠層に細分した（第 5. 2図）．棚井ほか（1978）の小
川層群は，小貫（1969）の小川層群から沢廻層（横道層相
当層）を除いた部分に相当する．
これと並行して，1960年代後半から 1970年代にかけ

て，門図幅地域の門周辺に分布する小川層群について耐
火粘土に関する調査・研究（佐藤，1967；藤井，1970 ，
1978）と共に，植物化石の研究（Tanai and Huzioka，1967；
村井，1977），層位学的研究（棚井・飯島，1970），ラテラ
イト化作用とその風化産物の再堆積による粘土鉱床生成
に関する研究（Iijima，1972）が行われてきた．門図幅地域
では，旧来より“硬質粘土”と呼ばれる良質な耐火粘土
（カオリン粘土）を産することで知られており（例えば， 
平山，1947；村岡 ，1949），1938年から 1996年まで採掘
の対象となってきた．この耐火粘土の下位には，“赤色
岩”や“赤色頁岩”，“赤盤”と呼ばれる赤色化した岩石（主
に凝灰岩や凝灰質砂岩・泥岩）が分布しており，これを
上部白亜系（横道層）とする考え方（Iijima，1972；棚井ほ
か，1978）と古第三系（小川層群名目入層）とする考え方
（藤井，1970，1983，1984；胡・張，1988）の 2つの異なる
考え方が提案されていた．
Iijima（1972）と棚井ほか（1978）は，横道層中部のシル

ト岩から産出する後期白亜紀植物化石から，“赤色岩”は
後期白亜紀に堆積した溶結凝灰岩であり，堆積後から上
位の小松層が堆積するまでの間に強い風化作用（ラテラ
イト化作用）を受けてカオリンを生成したと考えた（第
5. 3図）．さらに，加藤ほか（1986）が，横道層の赤色頁岩
に挟在するアレナイト質砂岩からカンパニアン期を示す
フィッション・トラック年代（71.2. ±.4.4.Ma）を報告し
た．これ以降，“赤色岩”は横道層の最上部層に区分され
ることが多くなった（村井ほか，1984；照井・大上，
1989；大上，1992；永広，2017）．
一方，藤井（1970，1983，1984）は，硬質粘土（棚井ほか，

1978の小松層に相当）と硬質頁岩（棚井ほか，1978の横
道層赤色岩部層に相当）は同質で整合的な関係にあると
考えた（第 5. 3図）．また，藤井（1983）は，“赤色岩”の
下位のガラス質凝灰岩についても，不安定なα-クリスト
バライトが存在することを理由に，古第三系である可能
性を示唆した．さらに，胡・張（1988）は，赤色岩層から
第三紀植物群を含む泥岩・シルト岩は連続した堆積物で
あるとし，藤井（1970）の層序区分を支持した．
最近，Noda et al.（2023）は，このカオリン主体の“赤色

岩”と，その下位にあるカオリンを含まないガラス質凝灰
岩のいずれからも古第三紀のU–Pb年代（56.1.±.0.3.Maと
58.1.±.0.3.Ma）を報告し，“赤色岩”とその下位のガラス質
凝灰岩は古第三紀の堆積物であることと，凝灰岩中の火
山砕屑物のカオリナイト化作用が古第三紀（暁新世末期
～始新世初期）に起きたことを明らかにした（第5. 3図）．

5. 2　 横道層（Yl，Yu）

［地層名］
棚井ほか（1978）により定義．棚井ほか（1978）は，横道
層を下位から上位にかけて，基底礫岩層，砂岩・シルト
岩層，赤色岩（溶結凝灰岩）層の 3部層に分類した．その
後，Noda et al.（2023）は最上位の赤色岩層が古第三系で
あることを示し，礫岩及び砂岩を主体とする下部と砂岩
及びシルト岩を主体とする上部に再区分した．

［模式地］
岩泉町横道，小本川と中沢との合流点付近（棚井ほか，

1978）．

［層厚］
80–120.m．

［層序関係］
本層はジュラ紀付加体及び前期白亜紀火成岩と不整合
または断層関係にある．本層の基底部には礫岩が顕著に
発達しており，小本川とその支流の河床で不整合露頭が
確認される．

［分布］
本層の大部分は，国境峠付近から門まで，小本川に沿っ
て北西–南東方向に細長く分布する．地層は，15–30°で
北東方向に緩く傾斜する単斜構造を示す．
岩泉町袰綿から松橋にかけての地域にも，礫岩・砂岩・
シルト岩からなる地層が西北西–東南東から東西方向に
分布している．これらの地層は，北限と南限を断層によっ
て境されており，袰綿側の分布域では北東もしくは北西
方向に傾斜する同斜構造，松橋側の分布域では北西–南
東方向の軸を持つ複向斜構造を示す．Noda et al.（2023）
は岩相・礫種・粘土鉱物の種類から横道層相当と判断し
ており，本報告もそれに従うが，堆積年代を裏付ける直
接的な証拠はなく，古第三系の小川層群に相当する可能
性も残されている．
また，岩泉町穴沢の南東，田山ノ沢と小本川との合流
点にも，横道層に相当すると考えられる礫岩・含礫砂岩・
泥岩の小規模な分布が見られる．周囲を断層で境されて
いると推測され，その地層の走向は北西–南東方向で東
傾斜である．

［岩相］
礫岩及び砂岩を主体とする下部と砂岩及びシルト岩を
主体とし，凝灰岩，炭質泥岩及び石炭を挟む上部とに区
分される．従来，横道層上部とされてきた“赤色岩”
（Iijima，1972；棚井・飯島，1970；棚井ほか，1978）は，ジ
ルコンU–Pb年代から古第三系であることが明らかと
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なったため，横道層から小松層へ再編された（Noda et 
al.，2023）．
下部の基底には礫岩があり，ジュラ紀付加体の砂岩・
泥岩を不整合で覆う（第 5. 4図A，B，第 5. 5図，第 5. 6
図）．礫岩は，良く円磨された中～大礫から構成される礫
支持礫岩もしくは基質支持礫岩であり，薄い砂岩を挟む．
礫種は，主にジュラ紀付加体由来のチャート・砂岩・泥
岩などからなり，少量の花崗岩類や安山岩質岩を含んで
いる．チャート礫はよく円摩されていることが多い．礫
径は中礫サイズが最も多いが，10–25.cmに及ぶ大礫も見
られる．単層あたりの層厚は 10 m以下であり，全体では
40 m程度の層厚である．基質は粗粒砂からなる．砂岩は，
岩片質アレナイトまたはワッケであり，鏡下ではチャー
ト（再結晶したものを含む），泥岩，ホルンフェルスの岩
片が多く見られ，石英粒子を含む．
上部は，砂岩及びシルト岩を主体とし，珪長質凝灰岩，
炭質泥岩及び石炭を伴う．砂岩は，灰色から灰緑色を呈
し，塊状または層状をなす（第 5. 4図C）．砂岩の構成粒
子は，凝灰質な中粒砂～粗粒砂であり，しばしば細礫～
中礫サイズの円礫や石炭化した木片を含む．また，砂岩
は珪長質凝灰岩や炭質泥岩と互層し，厚さ 3 cm以下の石
炭の薄層やレンズを挟む（第 5. 4図D）．小本川が中沢と
合流する地点の上流側では，層厚 1 m以上の赤色化した
極厚層理砂岩の下部に見られるトラフ型斜交層理に沿っ
て，円礫が点在する様子が観察できる（第 5. 4図E）．横
道層上部の層厚は，約 60 mである．小本川と中沢の合流
地点の下流側では，厚さ 1 m以下のガラス質凝灰岩が複
数枚挟在する．シルト岩は暗灰～黒灰色の塊状シルト岩
で，単層での層厚は 1 m以下が多い．横道層上部に含ま
れる石炭のビトリナイト反射率は 0.38–0.53.%（褐炭～亜
瀝青炭）を示し，熟成度は低い（Noda et al.，2023）．
袰綿から松橋にかけての分布域では，本層は主に礫
岩・砂岩・シルト岩からなり，炭質泥岩や石炭の薄層を
挟む．礫岩は主に分布域の南部に見られ，厚層理～極厚
層理で，層厚 3 m以上に及ぶことがある．礫岩は，細礫
～中礫サイズの亜円礫から円礫を主体とする礫支持礫岩
と，細礫～中礫が層理面に平行に配列する砂質礫岩とが
ある．礫種はジュラ紀付加体に由来するチャート・砂岩・
泥岩の円礫が多い．流紋岩やデイサイトなどの珪長質火
山岩礫の存在は確認できていない．砂岩は細粒砂岩から
粗粒砂岩まで様々な粒度があり，層厚が大きいほど粗粒
で，しばしば細礫サイズの礫を含む．炭質物濃集層（炭
質泥岩）や石炭の薄層を挟むことがある．
穴沢の露頭では，中礫サイズの円礫を主体とする礫
岩・砂岩・シルト岩からなり，炭質泥岩の薄層をともな
う．礫岩の礫種はジュラ紀付加体由来のチャートや砂岩
が多い．まれに 10 cm径の大礫や 15 cm径の粘土質シル
ト岩の大礫が含まれる．砂岩は，細礫～中礫サイズの礫
が点在する中粒～粗粒砂からなる含礫砂岩であり，基質
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はシルト質で，淘汰は悪い（第 5. 4図F）．

［化石］
本層から海棲動物化石は産出しない．本層上部のシル

ト岩に密集して多産するヒシ類化石Hemitrapa angulata
（Quereuxia angulata）は，環太平洋北部地域の上部白亜系
～暁新統の陸成層に広く見られ，特に上部白亜系に多産
するとされる（棚井ほか，1978）．また，シルト岩や炭質
泥岩から産出する花粉・胞子化石は，シダ類胞子に富み，
被子植物花粉に乏しいといった組成的特徴から後期白亜
紀を示すと考えられている（第 5. 1表）．

［堆積環境］
本層は，海棲動物化石を産出しないこと，上部のシル

ト岩から産出するヒシ類化石が湖沼堆積物であることを
示すこと，さらに石炭を挟在することなどから，湖沼～
河川成堆積物と考えられている（棚井ほか，1978）．下部
は，円礫を主体とする淘汰の悪い礫岩や平行層理を示す
含礫砂岩（第 5. 4図A，F）を含むことから，河川チャネ
ルとその縁辺域で堆積したと考えられる．また，上部は，
砂岩泥岩互層（第 5. 4図C），石炭の存在（第 5. 4図D），
トラフ型斜交層理を示す厚層理砂岩（第 5. 4図E）などか
ら，網状または蛇行河川のチャネル及びその氾濫原や後
背湿地といった堆積環境が推測される．

［堆積年代］
棚井ほか（1978）は，本層から産出する植物化石から，

本層の堆積年代を後期白亜紀セノニアン期（コニアシア
ン期～マーストリヒチアン期）であると考えた．最近，
Noda et al.（2023）は，小本川沿いの露頭から，横道層上
部に挟在する 2層の珪長質凝灰岩試料から 86.4.±.0.3.Ma
と 86.4.±.0.6.MaのジルコンU–Pb年代を報告し，横道層は
後期白亜紀コニアシアン期～サントニアン期以降の堆積
物であると考えた．後期白亜紀コニアシアン期～サント
ニアン期という本層の堆積年代は，アンモナイトとイノ
セラムス化石に基づく沢廻層の堆積年代（サントニアン
期）と整合的である．
一方，加藤ほか（1986）は，“赤色岩”の上位にあるアル
コース砂岩から砕屑性ジルコンを抽出し，71.2.±.4.4.Ma
（マーストリヒチアン期）のフィッション・トラック年代
を報告している．このことについて，Noda et al.（2023）
は，加藤ほか（1986）が測定した層準（原典では横道層上
部）は小川層群小松層に相当し，また彼らが測定したジ
ルコンは再堆積した古い粒子である可能性を指摘した．

［対比］
門図幅地域東方の岩泉町市街地付近には上部白亜系の
沢廻層が分布する（齋藤，1927；小貫，1956，1969，1981；
杉本，1978；加瀬ほか，1984）（第 5. 1図）．沢廻層は海成
層の下部層と陸成層の上部層とに分けられていたが，村
井ほか（1984）によって上部層は古第三系の清水川層と
して切り分けられた．沢廻層は，アンモナイト・イノセ
ラムス・ウニなどの海棲動物化石を産する海成層（加瀬
ほか，1984；川上ほか，1984；川上・柳澤，1986；川上ほ
か，1986；松本ほか，1982）であり，その堆積年代はサン
トニアン期とされる（加瀬ほか，1984）．これは，横道層
の堆積年代（コニアシアン期～サントニアン期以降）と
ほぼ一致するため，沢廻層は横道層と同時異相の関係に
あると考えられる．
アンモナイトの産出層準から，沢廻層下部層は種市層
と久慈層群国

くに

丹
たん

層に対比されており（川上ほか，1986），
横道層もこれらの地層と対比される．久慈地域の久慈層
群国丹層の凝灰岩からは 84.2.±.0.8.MaのジルコンU–Pb
年代が報告されおり，サントニアン期とされる（Arimoto.
et al.，2018）．
横道層は，堆積年代や堆積環境から基礎試錐「三陸沖」
のA1層（上部サントニアン階）に対比される（石油公団，
2000）．A1層は，凝灰岩・砂岩・シルト質泥岩を主体と
し，石炭の薄層を挟在する．網状河川～氾濫原相の堆積
物と解釈されている．

5. 3　小 川 層 群

古第三系小川層群は横道層を非整合に覆い，下位より
小松層，名目入層，大久保層，雷峠層に区分される．小
本川に沿って，国境峠から門まで北西–南東方向に長さ

第 5. 1表　横道層産花粉・胞子化石リスト
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←第 5. 4図　横道層の露頭写真
（A）ジュラ紀付加体を不整合に覆う横道層下部の基底礫岩．礫は中礫～大礫サイズで淘汰が悪く，よく円摩された砂岩・
チャート礫を主体とする．礫のインブリケーションは南東方向の古流向を示す．基質は粗粒砂岩．岩泉町下国境．（B）写真
（A）のスケッチ．（C）横道層上部の厚層理凝灰質砂岩シルト岩互層．小本川と中沢の合流地点の上流側．（D）炭質物濃集層と
互層する砂岩．横道層上部．平行葉理を示す．炭質物濃集層の一部は石炭のレンズになっている．小松沢．（E）トラフ型斜
交層理を示す厚層理含礫砂岩．横道層上部．2–3.cm以下の円摩された礫が層理面に沿って点在し，基質は赤色化している．
小本川と中沢の合流地点の上流側．（F）平行層理を示す礫質砂岩．礫は亜円から円礫のチャート・泥岩・砂岩を主体とし，最
大径は 10 cm以下．横道層上部．田山ノ沢と小本川との合流点．ハンマーの長さは約 33 cm．写真撮影地点は第 5.5図に示す．
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第 5. 6図　横道層から小川層群にかけての岩相柱状図
小川層群の基底を基準として表示．地層名を表す記号は第 5. 5図に同じ．
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9 km，幅 1.5.kmの範囲に細長く分布する．層厚は 800 m
以上である．小川層群は横道層とともに，北西にプラン
ジした向斜軸を持つ向斜構造を示す．北東翼側は小本川
断層によって切断され，消失している．小川層群は，小
松層から大久保層までは網状～蛇行河川及びその氾濫原
の堆積物，雷峠層は扇状地堆積物と考えられる．小川層
群は，岩泉町市街地周辺の清水川層及び久慈地域の野田
層群に対比される．

5. 3. 1　小松層（Ko）
［地層名］
棚井ほか（1978）により命名．小松層の名称は，小川層

群の最下部をなす地層名として Iijima（1972）によって初
めて用いられ，棚井ほか（1978）が定義した．Noda et 
al.（2023）は，凝灰岩中のジルコンU–Pb年代測定の結果
から，これまで横道層に区分されていた“赤色岩”とその
下位のガラス質凝灰岩を本層へ組込み，カオリンに乏し
いガラス質凝灰岩を主体とする下部と，カオリンに富む
凝灰岩を主体とし，シルト岩・石炭を含む中上部に区分
した．ここでは，ガラス質凝灰岩が卓越する層準を小松
層の下部，カオリンに富む凝灰岩を主体とする層準を中
部，凝灰質泥岩・炭質泥岩・石炭からなる層準を上部と
して再区分する（第 5. 3図）．

［模式地］
棚井ほか（1978）は，粘土鉱山として開発が行われてい

た岩泉町小松山を模式地としたが，鉱山が閉鎖された現
在では，小松山で本層を観察することは困難になってい
る．本報告では，本層の観察が可能な小松沢を新たに模
式地に設定する．

［層厚］
名目入～横道付近で，最大 50 m．

［分布］
名目入から小松山北麓を中心に，数 10 mから 150 m程

度の幅で細長く分布する．小松山より西方にはほとんど
分布しないが，上

かみ

国
くに

境
ざかい

の西方に“硬質頁岩”に類似した高
耐火度の灰白色粘土が分布するとの報告がある（棚井ほ
か，1978；仙台通商産業局非金属鉱物資源調査委員会，
1984）．

［層位関係］
上部白亜系横道層を非整合に覆う．露頭では顕著な浸

食不整合面を確認できず，小松層下限の境界面を厳密に
識別することは困難である．小松層は，名目入層鴨沢礫
岩部層に非整合に覆われる．

［岩相］

小松層は，粘土鉱物組成の特徴からカオリンに乏しい
下部とカオリンに富む中上部に大きく二分される（Noda 
et al.，2023）．下部は，ガラス質凝灰岩・凝灰質砂岩・凝
灰質泥岩からなり，炭質泥岩・石炭を挟む．ガラス質凝
灰岩は明灰色～灰色を呈し，層厚 10 cm～数 10 cm程度
で，細粒緻密な岩相を示す．鏡下では，バブルウォール
型の火山ガラスの破片を主体とし，砕屑性の石英や長石
はほとんど含まれない．XRD分析による鉱物組成では，
ガラス・オパール・クリストバライトなどのシリカ鉱物
と沸石類が大部分を占め，カオリンは含まない（Noda et 
al.，2023）．しばしば，炭質物の濃集する炭質泥岩や石炭
の薄層と互層する（Noda et al.，2023のFigure.10b–d）．
中上部については，中部は赤色または灰色を示す凝灰
岩・凝灰質砂岩・凝灰質泥岩が卓越し，上部は凝灰質泥
岩・炭質泥岩・石炭が主体となる．中部は一部が赤色化
しており（第 5. 7図A），棚井ほか（1978）が“赤色岩”と
呼んだ横道累層赤色岩（溶結凝灰岩）層に相当する．中沢
と小本川の合流地点のすぐ上流では，赤色を呈する岩相
（中部）に灰色～黒色を呈する凝灰質泥岩・炭質泥岩・石
炭（上部）が整合的に重なる様子が観察できる（第 5. 7図
A）．この地点で見られる赤色岩は，不淘汰な凝灰質泥岩
であり（第 5. 7図A，B，C），灰色を呈し，溶結状の組織
を示す凝灰岩や結晶質凝灰岩を挟む（第 5. 7図B）．凝灰
岩は，鏡下では塑性的に伸長した火山ガラスの仮像が認
められ（第 5. 7図D），堆積直後に高温で溶結した可能性
もあるが，層厚が非常に薄い（<10 cm）ものもあり，変質
（カオリン化）した火山ガラスが堆積後の圧密を受けて
変形した可能性も否定できない．凝灰岩は，二次的に生
成した極細粒な磁鉄鉱やチタン鉄鉱などの不透明鉱物を
含む（Noda et al.，2023のFigure.8）．また，仙台通商産業
局非金属鉱物資源調査委員会（1984）も“赤色岩”は溶結
凝灰岩以外にも凝灰質砂岩・凝灰岩・泥岩などの多様な
岩相を含むことを指摘している．
一方，小松沢や名目入では赤色化した凝灰岩が見られ，
赤色を呈する部分はハンマーで叩くと赤色部と青灰色部
とがまだら状に混在している（Noda et al.，2023のFigure.
10e–f）．また，0.1–0.5.mm長のカオリナイト集合体を含
む結晶質凝灰岩が挟まることがある（第 5. 7図B，E，F）．
これは，藤井（1970）が当初，雲母質砂岩と記載し，後に
藤井（1984）が中粒結晶凝灰岩としたものに相当する．
XRDによる鉱物組成分析では，赤色化した凝灰岩は，赤
色の部分と青灰色の部分のいずれもカオリンが大部分を
占め，両者の間に粘土鉱物組成上の本質的な違いはない
（Noda et al.，2023）．その他の凝灰岩・凝灰質泥岩もカオ
リンが圧倒的であり，わずかにスメクタイトを含むもの
もあるが，イライト等の他の粘土鉱物や沸石類はほとん
ど含まれない（Noda et al.，2023）．
上部は，小本川と中沢の合流地点の上流側で観察でき，
灰色～黒色を呈する数cm～10数 cm厚の凝灰質泥岩・炭
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質泥岩・石炭からなる（第 5. 7図G，H）．凝灰質泥岩や
炭質泥岩にはmmスケールの葉理が発達する（第 5. 7図
H）．粘土鉱物組成は，中部の赤色岩と大差なく，カオリ
ンが卓越する特徴を示す．
赤色岩の直上には，いわゆる“硬質粘土”があるとされ
てきた（藤井，1970，1983，1984；棚井ほか，1978）．この
“硬質粘土”は，日本を代表する耐火粘土鉱山（「岩手鉱
山」）の主要な稼行対象であった．しかし，粘土を採掘し
ていた鉱山も坑道も既に閉じており，既存研究で記載さ
れた柱状図の層序を現場で確認することは困難となって
いる．この硬質粘土は“粘土”と称されているが，過去の
薄片写真等（竹内ほか，1962；藤井，1970；仙台通商産業
局非金属鉱物資源調査委員会，1984；藤貫ほか，1985）か
ら判断すると，粘土サイズの粒子からなる粘土岩とは異
なり，その岩相は不淘汰なシルト質岩・砂質岩・凝灰質
岩である．構成粒子と基質のほとんどがカオリンによっ
て置換され，鉱物組成としては，カオリン粘土が主体と
なっている．竹内ほか（1962）は，硬質粘土について，「斑
晶状を呈する部分も長石あるいは石英の仮像で現在は全
て粘土鉱物化している」と述べている．ここでは，赤色
岩の上位にある凝灰質砂岩・凝灰質泥岩・炭質泥岩のう
ち，結晶度の良いカオリナイトを多く含み，石英や含鉄
鉱物等の不純物をほとんど含まないものが“硬質粘土”に
相当すると考える．

［化石］
小松層上部の炭質泥岩から，古第三紀を示す多数の植
物化石が報告されている（Iijima，1972；村井，1977；棚井
ほか，1978）．これらの植物化石は，名目入フローラと呼
ばれ，針葉樹が全体の 23 %，他はつる性の 1種を除い
て，全て広葉樹に属するとされる（村井，1977）（第 5. 2
表）．代表的なものとして，針葉樹のSequoia langsdorfii，
Metasequoia occidentalis，Taxodium distichum，Glyptostrobus 
europaeus，広葉樹のCercidiphyllum arcticum，Acer arcticum

第 5. 2表　小松層産植物化石リスト

第 5. 7図　小松層の露頭写真，薄片写真及び電子顕微鏡写真→
小本川と中沢の合流地点の上流側の露頭．（A）小松層中部に見られる赤色岩（rT）に整合に重なる上部の灰色～褐色凝灰質泥
岩（tMs）及び暗灰色～黒褐色炭質泥岩（cMs）．北北東–南南西方向の小規模な正断層によって 20 cm程度の東落ちの変位を
示す．（B）下位から赤色泥岩（a），“溶結”凝灰岩（b），結晶質凝灰岩（c）．小松層中部．（C）赤色泥岩（a）の薄片写真．粘土鉱
物としてカオリンを多く含み，一部はスメクタイトを少量含む．オープンニコル．（D）“溶結”凝灰岩（b）の薄片写真．延性
変形したガラス状の粒子とやや丸みを帯びた結晶片が見られる．粘土鉱物組成は，ほとんどカオリンのみからなる．オープ
ンニコル．（E）結晶質凝灰岩（c）の薄片写真．多様な円摩度を示す結晶片と雲母状に積層した粘土鉱物（カオリン鉱物の集合
体）が見られる．粘土鉱物組成はカオリンが圧倒的な割合を示す．オープンニコル．（F）結晶質凝灰岩（c）の電子顕微鏡写真．
（G）小松層上部の露頭写真．炭質泥岩（cMs）と凝灰質泥岩（tMs）との互層．石炭（Coal）の薄層を挟む．（H）（G）の四角で囲っ
た部分から採取した試料の拡大写真．下部が暗灰色の炭質泥岩，上部が明灰色の凝灰質泥岩．mmスケールの葉理が発達し
ている．写真撮影地点と試料採取地点は第 5. 5図に示す．
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などが報告されており，これらは久慈層群港層から産出
する植物化石群と共通する（村井，1977）．

［堆積年代］
小松層から産出する植物化石からは，堆積年代は後期
始新世～最初期漸新世（棚井ほか，1978）または前期漸新
世（村井，1977）とされていた．一方，凝灰岩中の砕屑性
ジルコン粒子のU–Pb年代は，小松層下部のガラス質凝灰
岩が 58.1.±.0.3.Ma，小松層中部の赤色～青灰色凝灰岩が
56.1.±.0.3.Maであった（Noda et al.，2023）．このことから，
小松層の堆積年代は，暁新世後期のサネティアン期と考
えられる．

［堆積環境］
Iijima（1972）や棚井ほか（1978）によって横道層に区分

された“赤色岩”について，Iijima（1972）は後期白亜紀の
火成活動によってもたらされた流紋岩質熔結凝灰岩が，
ラテライト化作用を受けた際に生成した酸化鉄や水酸化
鉄鉱物によって赤色化したものであるとした．また，小
松層の“硬質粘土”は，上部白亜系の赤色岩を起源とする
カオリンが古第三紀始新世に二次的に運搬され，堆積し
たものと考えた．つまり，後期白亜紀に溶結凝灰岩が堆
積した後，古第三紀に小松層が堆積するまでの間に著し
いラテライト化作用をともなう風化作用を受けたとした．
一方，青灰色または赤色を呈する凝灰岩は， X線回折
による粘土粒子の配向性（小田ほか，1982）や偏光顕微鏡
観察によるカオリナイトの配列組織（藤井，1970），粘土
鉱物組成（藤井，1983）などから，組織・鉱物組成・化学
組成の全てについて“硬質粘土”と類似する点が多いとさ
れる．藤井（1970）は，“硬質粘土”はガラス質凝灰岩の風

AA BB

CC DD

mSmS

OnOn

NnNn

mSmS

rcCgrcCg
rpCgrpCg

第 5. 8図　名目入層の露頭写真
（A）鴨沢礫岩部層の中粒砂岩（mS）と中礫～大礫サイズの円礫からなる礫岩（rcCg）．礫のインブリケーションは北西から南
東方向の古流向を示す（Noda et al.，2023）．横道．（B）10 cm厚のレンズ状砂岩（mS）が挟在する中礫サイズの礫岩（rpCg）．鴨
沢礫岩部層．下国境．（C）名目入層の粘土質シルト岩と細礫岩との互層（Nn）とその上位の大久保層鬼久保砂岩礫岩互層部層
（On）．横道．実線は中沢挟炭部層（Nn）と鬼久保砂岩礫岩部層（On）との境界，破線は地層の境界を示す．（D）まだら状に赤
色化した凝灰質シルト岩．上国境．ハンマーの長さは約 33 cm．写真撮影地点は第 5. 5図に示す．
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化分解物（化学組成ではカオリンに近く，非晶質～低結
晶のカオリン鉱物）が流れの少ない沼地に堆積した後，
続成作用によってカオリナイト化したものと推定した．
小松層下部～中部の堆積年代は，ジルコンU–Pb年代から
暁新世～始新世の温暖化極大期に相当するため，温暖な
気候のもと風化作用によって地表に露出する凝灰岩のカ
オリナイト化や赤色化をともなう風化作用が進行した可
能性がある．それらの風化生成物の一部が削剥・運搬さ
れて凝灰質砂岩や凝灰質泥岩として河川の後背湿地や湖
沼に堆積したものが“硬質粘土”となったと考えられる．

［対比］
岩手県北部の久慈地域には，古第三系の野田層群が分

布し，下位の港層と上位の久喜層に区分されている
（佐々，1932a，1932b；島津・寺岡，1962；吉田ほか，
1987）．港層は，産出する植物化石の対比から，暁新統と
する見解と漸新統とする見解とがあった（例えば，永広，
2017）．その後，Horiuchi and Uemura（2017）は，港層から
暁新世～始新世前期を示唆する花粉化石と 63.4.±.0.9.Ma
の珪長質凝灰岩層のフィッション・トラック年代を報告
し，港層を暁新統～下部始新統とした．この年代は，小
松層の凝灰岩層の年代よりやや古いが，港層の凝灰岩が
卓越する層準（島津・寺岡，1962）またはカオリンに富む
粘土層（村岡・種村，1951）は小松層に対比できる可能性
がある．
岩泉町市街地付近に分布する清水川層は，赤褐色を呈

する礫岩主体の陸成層であり，カオリンを基質に含む粘
土質細礫岩～砂質泥岩を多数挟む（村井ほか，1984；大
上，1992）．清水川層からは化石の産出は報告されていな
いが，岩相の類似性から小川層群と対比され，古第三系
と考えられている．
また，小松層は，基礎試錐「三陸沖」のB2層（凝灰岩・

砂岩及び泥岩の互層からなり，石炭を挟在する上部暁新
統～中部始新統）にも対比される（石油公団，2000）．B2
層は，蛇行河川及びその氾濫原を主体とする堆積環境が
推定されている．

5. 3. 2　名目入層（Nk，Nn）
［地層名］
棚井ほか（1978）により定義．名目入層の名称は，岩手

県土木部（1954）と小貫（1956）が齋藤（1927）の門炭層群
と国境層群を小川層群に一括し，前者を名目入層，後者
を雷峠層に改称したことに始まる（第 5. 2図）．その後，
棚井ほか（1978）が，小貫（1956）の名目入層から最下部の
小松層と上部の大久保層を独立させて，再定義した．
名目入層は，礫岩及び砂岩からなる鴨沢礫岩部層と，

砂岩及びシルト岩からなり礫岩，石炭及び凝灰岩を挟む
中
なか

沢
ざわ

挟炭部層とに細分されている（棚井ほか，1978）．岩
相層序単元の命名規則に照らし合わせると，中沢挟炭部

層の英語名称は，Nakazawa Coal-bearing Memberであり，
地理用語と単元用語との間に形容詞を入れてはならない
という地層命名の規則（日本地質学会（訳編），2001）に適
していないが，既に広く使用されている名称（村井ほか，
1984；永広，2017）として，本報告では「中沢挟炭部層」を
継続して使用する．

［模式地］
岩手県下閉伊郡岩泉町名目入または中沢（棚井ほか，

1978）．

［層厚］
70–120.m程度で，側方に変化する．

［分布］
国境峠から名目入にかけて連続的に分布し，基本的に
は北西–南東走向で北東傾斜の同斜構造を示す．また，分
布域の南東端は向斜構造を示す．露頭が乏しいため，はっ
きりとは確認できないが，国境～雷峠の間では，上位の
雷峠層によって削剥されている可能性がある．

［層位関係］
小松層を非整合に覆う．上位の大久保層とは整合関係
にある．

［岩相］
鴨沢礫岩部層は，礫岩及び砂岩からなり，まれに石炭
や炭質泥炭の薄層を挟む（第 5. 8図A，B）．礫岩は中礫～
大礫を中心とする礫支持の礫岩であり，礫の球形度は高
く，よく円摩された礫が多い．一部では最大 35 cm径に
及ぶ巨礫を含むこともあるが，2–5.cm径を平均とする．
礫のインブリケーションは，はっきりしないことが多い．
礫種は流紋岩・デイサイト・凝灰岩が 70–80.%を占め，
花崗岩類やジュラ紀付加体起源のチャート・砂岩・泥岩
を含む．基質は中粒～粗粒砂岩である．礫岩は，上方粗
粒化と上方細粒化のいずれの場合も見られるが，雷峠沢
では層厚 14 mに及ぶ礫岩が上方に粗粒化する様子が観
察できる．鴨沢礫岩部層全体の層厚は 30–50.m程度であ
る．砂岩は礫岩中に数 10 cm以下の層厚で連続的または
レンズ状に挟在する．また，平行層理やトラフ型斜交層
理を示すことがある．
中沢挟炭部層は，砂岩及びシルト岩を主体とし，礫岩，
石炭及び凝灰岩を挟む．砂岩は灰白色～灰色を呈する凝
灰質な中粒砂岩～粗粒砂岩である．しばしば細礫～中礫
サイズの円礫が点在する含礫砂岩，または 30 cm厚以下
のレンズ状礫岩を挟む（第 5. 8図C）．これらの砂岩は，
石炭のパッチをともなうことがある．シルト岩は，灰色
～灰褐色を呈し，粘土質基質の薄層理～厚層理シルト岩
であり，炭質物の濃集層と細互層することがある．中国
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境から上国境の小本川沿いの露頭では，まだら状に赤色
化した凝灰質シルト岩が露出する（第 5. 8図D）．凝灰岩
は，灰色～黄褐色を示す細粒ガラス質凝灰岩である．
名目入層の粘土質シルト岩は“軟質粘土”と呼ばれ，小
松層の硬質粘土とならび「岩手鉱山」の主要な採掘対象
となっていた（例えば， 竹内ほか，1962）．粘土鉱物組成で
は，泥岩はカオリンに富むが，凝灰岩はスメクタイトに
富み，カオリンを含まない（Noda et al.，2023）．名目入層
に含まれる石炭のビトリナイト反射率は，0.4–0.5.%（亜
瀝青炭）であり，横道層の石炭と同程度の熟成度を示す
（Noda et al.，2023）．

［化石］
鴨沢礫岩部層からは，化石の報告はない．中沢挟炭部
層からは，Metasequoia occidentalis，Glyptostrobus europaeus，
Quercus.sp.，Cercidiphyllum eojaponicumなどの植物化石の
報告がある（棚井ほか，1978）．

［堆積年代］
中国境付近で採取したガラス質凝灰岩（中沢挟炭部層
の下部）から，52.6.±.0.2.MaのジルコンU–Pb年代が報告
されている（Noda et al.，2023）．始新世前期のイプレシア
ン期以降の堆積物と考えられる．

［堆積環境］
鴨沢礫岩部層は，円摩された礫支持の礫岩を主体とし，
レンズ状砂岩が挟在することから，網状河川のチャネル
を中心として形成された堆積物と推測される．礫岩の古
流向は，北西から南東方向を示しており，現在見られる
地層の分布の伸びの方向及び大局的な小本川の流下方向
と一致する（Noda et al.，2023）．中沢挟炭部層は，砂岩や
シルト岩を主体としつつ，礫岩や石炭を含むことから，蛇
行河川及びその氾濫原や湖沼に堆積したと考えられる．

［対比］
名目入層は堆積年代や岩相から，久慈地域における野
田層群の港層または久喜層下部（島津・寺岡，1962）及び
基礎試錐「三陸沖」のB2層（石油公団，2000）に対比でき
る．

5. 3. 3　大久保層（On，Ok）
［地層名］
棚井ほか（1978）により命名．棚井ほか（1978）は，小貫

（1956）の名目入層上部を大久保層として切り分けた．
Iijima（1972）のNakanosawa.Formation及び村井（1977）の
名目入層中～上部層に相当する．本層は，棚井ほか
（1978）によって，礫岩及び砂岩からなる鬼

おに

久
く

保
ぼ

砂岩礫岩
互層部層と，主にシルト岩及び砂岩からなり，礫岩，炭
質泥岩及び石炭を挟む大久保シルト岩部層とに細分され

ている（第 5. 2図）．
鬼久保砂岩礫岩互層部層にある「砂岩礫岩互層」とい
う複合的な岩相的要素名は，地層命名規約から適切とは
言えないが，慣習的に用いられている（村井ほか，1984；
永広，2017）ことを考慮し，本報告でも継続して使用する．

［模式地］
岩手県下閉伊郡岩泉町中沢から大久保付近または鬼久
保（現在の地図表記では鬼ノ久保）付近（棚井ほか，
1978）．

［層厚］
鬼久保砂岩礫岩互層部層は，層厚 80–100.m．大久保シ
ルト岩部層は層厚 100–200.m．棚井ほか（1978）は，中沢
で行われた試錐の結果から，320 m以上の層厚があると
した．

［分布］
横道から大久保にかけて，向斜の軸部に沿って分布す
る．本層は，雷峠以西には分布しない．

［層位関係］
下位の名目入層を整合に覆う（第 5. 8図C）．上位の雷
峠層に不整合に覆われる．

［岩相］
鬼久保砂岩礫岩互層部層は，主に礫岩と砂岩の互層か
らなる（第 5. 9図A，B）．礫岩は厚層理から極厚層理で，
時に層厚 3 m以上になることがある．礫は 3–10.cmの中
礫～大礫サイズで，亜円礫が多い．礫種としてはジュラ
紀付加体由来と考えられるチャートが多く，同じ由来の
砂岩や泥岩を含む．基質は粗粒砂からなる．砂岩は中粒
～粗粒で，しばしば平行層理を示す．炭質物の薄層を挟
むことがある．
大久保シルト岩部層は，主としてシルト岩及び砂岩か
らなるが，細礫サイズの礫を含む礫岩，炭質泥岩及び石
炭を挟む（第 5. 9図C，D）．シルト岩は灰色～暗灰色ま
たは緑灰色を呈する塊状シルトからなり，10–50.cm厚の
細粒～中粒砂岩及び暗灰色～黒灰色を呈する炭層または
炭質泥岩の薄層を挟む．本層のシルト岩の粘土鉱物組成
は，名目入層よりもカオリンが少なく，イライトやスメ
クタイトを含む（Noda et al.，2023）．シルト岩に挟在する
石炭のビトリナイト反射率は，0.37–0.47.%の褐炭～亜瀝
青炭に区分され，下位の層準の石炭のものと同程度であ
る（Noda et al.，2023）．
大久保層の中部～上部には，礫岩が見られ，細礫～中
礫サイズのチャート，砂岩，及び泥岩の亜円～円礫から
なる礫支持礫岩の場合と，シルト岩中に中礫サイズの亜
円～円礫が不淘汰に点在する基質支持の場合とがある．
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第 5. 9図　大久保層及び雷峠層の露頭写真
（A）中礫サイズの亜円～亜角礫を主体とする不淘汰礫岩．鬼久保砂岩礫岩互層部層．中沢．（B）中礫～大礫サイズの亜円～
円礫を主体とする不淘汰礫岩．鬼久保砂岩礫岩互層部層．中沢．（C）シルト岩と炭質泥岩との互層．大久保シルト岩部層．中
沢．（D）シルト岩に挟まる石炭化した木片．大きいものは長さ 30 cmを超える．シルト岩には中礫～大礫サイズの亜円～円
礫が点在する．大久保シルト岩部層．大久保．（E）中礫～大礫サイズの角礫岩と粗粒砂岩の互層．雷峠層．浅不動．（F）中礫
サイズの角礫からなる礫支持礫岩．礫種としては，横道層または小川層群の砂岩やシルト岩が 8割以上を占め，ジュラ紀付
加体起源の砂岩・泥岩を含む．雷峠層．上国境．ハンマーの長さは約 33 cm．写真撮影地点は第 5. 5図に示す．
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前者は 1 cm厚以下のレンズ状石炭層を，後者は，長さ 30 
cmに及ぶ石炭化した木片をともなうことがある（第 5. 9
図D）．大久保のあたりでは，中礫サイズの角礫～亜角礫
を含む中層理～厚層理の礫岩層が多くなる．全体として
は，シルト岩主体から礫岩主体への上方粗粒化を示し，
さらに上位の雷峠層の礫岩へ移行する．

［化石］
棚井ほか（1978）は，大久保シルト岩部層の花粉分析の
結果として，Taxodiaceae，Betulaceae，Fagaceaeが多く，
Carya，Zelkova-Ulmus，Tiliaを含むと報告している．

［堆積年代］
大久保層の堆積年代を示す直接の証拠はない．下位の
名目入層との層序関係や岩相の類似性及び棚井ほか
（1978）が示した花粉化石から，大久保層と名目入層との
間に著しい堆積間隙は考え難い．本報告では大久保層の堆
積年代を始新世前期のイプレシアン期以降としておく．

［対比］
大久保層は，久慈地域の野田層群港層または久喜層

（島津・寺岡，1962）及び基礎試錐「三陸沖」のB2層（石油
公団，2000）に対比できる可能性がある．

5. 3. 4　雷峠層（Ik）
［地層名］
岩手県土木部（1954）により命名．

［模式地］
岩手県下閉伊郡岩泉町雷峠付近（小貫，1956；棚井ほ
か，1978）．

［層厚］
小本川断層によって切られているため上限は不明であ
るが，少なくとも 550 m以上．

［分布］
大久保から国境峠まで広く分布する．分布幅が最も広
いのは国境のあたりで，北東–南西方向に約 1.4.km幅と
なる．分布域の北西側と北東側は断層によって切断され
ている．

［層位関係］
本層は下位の大久保層と整合または不整合の関係にあ
る．

［岩相］
中礫～大礫サイズの角礫～亜角礫からなる淘汰の悪い
角礫岩を主体とし，粗粒砂岩を伴う（第 5. 9図E，F）．全

体的に暗褐色～赤褐色を呈することが多い．礫岩の層厚
は，数mから数 10 m以上に及ぶこともあり，しばしばレ
ンズ状の砂岩を挟む．また砂岩中にレンズ状の礫岩とし
て含まれることもある．礫径は中礫～巨礫まで様々であ
り，最大では 50 cm径に及ぶ．礫種は場所によってその
割合にばらつきがある．基本的には横道層や小川層群下
部の砂岩・泥岩・凝灰岩を多く含み，全体の 70–90.%ほ
どを占める．また，ジュラ紀付加体に由来する砂岩・泥
岩・チャート（<20 %），花崗岩類や安山岩などの火成岩
類の礫（<10 %）も見られるが，ところによってはチャー
トや火成岩類の礫が大部分を占めることがある．砂岩は
粗粒～極粗粒砂を主体とし，しばしば細礫～中礫が点在
する含礫砂岩となる．砂岩は，淘汰が悪く，基質の多い
岩片質ワッケであり，砂岩・泥岩の岩片が多く含まれる．
本層のシルト岩の粘土鉱物組成は，大久保層に近い
（Noda et al.，2023）．
雷峠層の下限については，大久保周辺では，大久保シ
ルト岩部層のシルト岩に挟在する礫層が次第にその頻度
や層厚を厚くしながら，整合的に雷峠層へ移行するよう
に見える．しかし，それ以西では，大久保層や名目入層
を欠くところがあることから，雷峠層は下位の地層を浸
食し，不整合となっていると考えられる．

［化石］
本層から大型の植物・動物化石の報告はない．棚井ほ
か（1978）は，本層の花粉群組成は，大久保シルト岩部層
のものに近いとしている．

［堆積年代］
本層の花粉群組成は，大久保層のそれに近いことから，
両層の間に著しい時間間隙はないと考えられている（棚
井ほか，1978）．本報告では雷峠層の堆積年代を始新世前
期のイプレシアン期以降としておく．

［堆積環境］
下位の大久保層から層相が大きく変化しており，角礫
を主体とし，細粒相が乏しくなることから，山麓におけ
る崖錐性または扇状地性の堆積物と考えられる．

［対比］
岩泉町市街地北部には，粗粒砂岩や極めて淘汰の悪い
亜角～角礫岩が卓越する岩相からなる清水川層が分布す
る．亜角～角礫岩を主体とする点は本層と共通するため，
両層とも小本川断層の活動に関連して堆積した堆積物と
考えれば対比できる可能性はある．ただし，清水川層の
礫種はジュラ紀付加体起源と考えられるチャート・ホル
ンフェルス・砂岩を主体するとされ（村井ほか，1984），横
道層や小川層群下部由来の砂岩・泥岩・凝灰岩を多く含
む本層の特徴とはやや異なる．
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第 6章　古第三紀火山岩類

（武藤　俊・西岡芳晴）

6. 1　概要と研究史

6. 1. 1　概要
北上山地には，大規模に分布する北上花崗岩類を含む

前期白亜紀火成岩類のほかに，主に珪長質な火山岩類か
らなる古第三紀の火成岩が小規模に分布する（第 6. 1
図）．このうち，門図幅地域に分布するのは共に南東端部
に見られる二

に

升
しょう

石
いし

流紋岩，松橋流紋岩及び松橋安山岩類
である．二升石流紋岩は一部で菫青石の斑晶を含むこと，
松橋安山岩類は一部でかんらん石の斑晶を含むことが特

徴的である．古第三紀火山岩類はジュラ紀付加体及びそ
れを被覆する上部白亜系横

よこ

道
みち

層に貫入している．これら
のうち二升石流紋岩の年代については，本報告で 44 Ma
のジルコンU–Pb年代を得ており始新世ルテシアン期で
ある．松橋流紋岩や松橋安山岩類は上部白亜系が未固結
な時に貫入しており，厳密な制約は後期白亜紀コニアシ
アン期以降だが，二升石流紋岩との関連性を重視して始
新世ルテシアン期とした．上記火山岩のほか，本銅口付
近（第 6. 1図のR）や根岸付近（第 6. 1図のRd）には松橋
流紋岩に類似した流紋岩，袰

ほろ

綿
わた

付近（第 6. 1図のA）には
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第 6. 1図　北上山地における古第三紀火山岩類の分布図
20万分の 1日本シームレス地質図v2（産総研地質調査総合センター，2023）に基づき作成．岩体の名称は土谷ほか（1999b）
による．R：本銅口付近の流紋岩；A：熊野神社裏の無斑晶状安山岩；Rd：根岸付近の流紋岩岩脈．
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松橋安山岩に類似した安山岩が露出しており，関連する
火成活動の分布は現在知られているより広範囲に及ぶ可
能性がある．ただし，約 55 Maに堆積した北西から南東
方向の古流行を持つ小川層群の鴨

かも

沢
ざわ

礫岩部層に流紋岩礫
が多く含まれることから，門図幅地域の西方で二升石流
紋岩より古い，暁新世以前の流紋岩質火成活動があった
ことが明らかであり，二升石流紋岩以外の流紋岩類の活
動時期を 40 Ma頃に断定することはできない．

6. 1. 2　研究史
北上花崗岩類や前期白亜紀岩脈類とは特徴の異なる火
成岩の分布は，狭小ながら宮古市の重

おも

茂
え

半島先端の中間
質噴出岩類や（花井，1950の重茂噴出岩類），宮古市小

お

国
ぐに

南方の流紋岩岩体（渡邊，1950；大和，1956；土谷ほか，
1999bの立

たち

丸
まる

峠
とうげ

流紋岩）として認識されていた．石井ほ
か（1956）では後者の流紋岩を宮古市の茂

も

市
いち

及び刈屋（刈
屋デイサイト・蟇

ひき

目
め

デイサイト・門
かど

神
がみ

岩
いわ

流紋岩・二又流
紋岩），岩泉町二升石（二升石流紋岩）にも認め，「石英閃
緑玢岩」として北上花崗岩類後の火成活動に位置付けた
（岩体名は土谷ほか，1999bによる；第 6. 1図）．5万分の
1「田老」図幅にて島津ほか（1970）は，宮古市の浄土ヶ浜
及び周辺に分布する流紋岩（浄土ヶ浜流紋岩）や石英安
山岩を後期白亜紀ないし“第三紀”の火成活動の産物と推
定した．また重茂半島の噴出岩類について閉

へ

伊
い

崎
ざき

噴出岩
類と再命名して，既に知られていた前期白亜紀の噴出岩
類である原地山層とは明確に切り離した．閉伊崎噴出岩
類については，谷内・蟹沢（1973）により白亜紀深成岩以
降に形成されたことが予報された．杉本（1974b）は浄
土ヶ浜流紋岩の岩相・地質構造を精査したが，年代につ
いては宮古層群が堆積した白亜紀中期以降とするにとど
めた．これらの前期白亜紀花崗岩類や白亜紀中頃の堆積
岩類より新しい火山岩類の年代情報は，柴田ほか
（1977），石原ほか（1988），内海ほか（1990）による全岩
K–Ar年代の測定により大きく進展した．閉伊崎噴出岩類
から 62.5.Ma（内海ほか，1990），浄土ヶ浜流紋岩から 43.5.
Ma，近隣の門神岩流紋岩から 38.4.Ma（石原ほか，1988）
の年代が得られ，暁新世及び始新世の火成活動の存在が
裏付けられた．これと前後して，門図幅地域南東端二升
石周辺の火成岩も「新規貫入岩」として北上山地北部で

は若い地質体とされた（杉本，1980）．これに対し山口
（1981）では，二升石の「玢岩」から 121 Maの黒雲母K–Ar
年代と 29 Maの全岩K–Ar年代を得た上で，前者に重きを
置き白亜紀の形成年代を主張したが，現在ではこの年代
値には問題があるとされている（土谷ほか，1999a）．蟹
澤ほか（1989）は，二升石，浄土ヶ浜，門神岩，立丸峠流
紋岩に記録される北上山地の古第三紀珪長質火山活動は
東北日本弧を特徴付けるものであるとして，その重要性
を提起した．後述する土谷ほか（1999b），Tsuchiya et 
al.（2005）による岩石学的研究は，これらの珪長質火山岩
類が一連の火成活動の産物であることを示し，それまで
記載されていなかった多くの岩体も含めて浄土ヶ浜流紋
岩類と呼称した（第 6. 1図）．ただし，立丸峠流紋岩から
は 20 Maから 15 Ma程度のK–Ar年代が得られており（通
商産業省資源エネルギー庁，1991，1992），この年代値の
検証はされていない．上に述べた約 60 Maの閉伊崎噴出
岩類と約 40 Maの浄土ヶ浜流紋岩類に加えて，Tsuchiya et 
al.（2005）及び土谷ほか（2008）は門図幅地域南東部の松
橋に僅かに分布する流紋岩及び安山岩類を古第三紀火山
岩として認識し，周囲の堆積岩との貫入関係から浄土ヶ
浜流紋岩類と同時期に形成されたと判断した．ただし，
本報告では松橋付近で貫入を受けている堆積岩の最も若
い年代は古第三紀ではなく後期白亜紀としており，貫入
関係からの厳密な年代制約は後期白亜紀以降である．
古第三紀火成岩のうち約 40 Maの浄土ヶ浜流紋岩類及
び同時期の火山岩については，岩石学的な研究から成因
が検討されている．吉田・片田（1984）は，宮古図幅地域
の珪長質火山岩を浄土ヶ浜酸性火山岩と門神岩酸性火山
岩に分け，前者がK2Oに乏しい流紋岩であること，後者
は浄土ヶ浜酸性火山岩と類似するが普通角閃石を普遍的
に含み岩質はデイサイト質とされ，火道角礫と推定され
る岩相を含むことを示した．土谷ほか（1999b）は浄土ヶ
浜流紋岩類の鉱物化学組成がアダカイト質マグマからの
形成を示すことを見出し，沈み込んだ海洋地殻が直接部
分溶融して固結したものであると考えた．新たに松橋で
発見された安山岩を検討に加えたTsuchiya et al.（2005）
は，この安山岩が高Mg安山岩であることを示し，海嶺
沈み込みに伴うマントルかんらん岩の部分溶融を記録す
る可能性を指摘した．

第 6. 2図　古第三紀火山岩類の露頭写真→
（A）二升石流紋岩，二升石の小本川右岸．（B）二升石流紋岩中の暗色バンド（矢印），二升石．（C）二升石流紋岩の節理，二升
石の小本川右岸．hm：ハンマー．（D）松橋流紋岩，松橋川河床．（E）松橋流紋岩に類似する流紋岩岩脈，根岸の三田貝川沿い
（F）粗粒砂岩（cSs）と炭質泥岩（CMd）の境界の層理面に貫入する流紋岩岩脈（Rh），松橋．（G）松橋安山岩類の無斑晶状安山
岩，松橋北方の松橋川河床．矢印は炭酸塩脈の濃集部．（H）無斑晶状安山岩，袰綿の熊野神社裏の小本川右岸． 
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6. 2　地 質 各 論

門図幅地域に分布する古第三紀火山岩類は土谷ほか
（1999b，2008）により記載・分類されており，本報告もこ
れに従う．

6. 2. 1　二升石流紋岩（Vn）
土谷ほか（1999b）により命名された．門図幅地域南東
端付近に幅約 1 km，長さ約 2 kmの範囲で分布している．
分布の北縁は小本川断層により断たれている．門図幅地
域から僅かに東に外れるが，二升石の小本川河床に 900 
mにわたり好露出が見られるほか，二升石西のウシロガ
沢及び林道金山線に露頭がある．このうちウシロガ沢で
は流紋岩岩脈が，ジュラ紀付加体の泥質岩に貫入してい
る様子が観察される．土谷ほか（1999b，2008）によれば二
升石流紋岩は，斑晶として斜長石・普通角閃石・菫青石
仮像・不透明鉱物・石英をこの順の量比で含み，石基は
石英・長柱状斜長石・長柱状黒雲母・菫青石仮像・不透
明鉱物・アパタイトからなりピロタキシティック組織を
示す．本報告で検討した試料もこの記載に特徴が良く一

致し，斜長石と普通角閃石を斑晶として含む，斑晶と石
基が明瞭な普通角閃石流紋岩である（第 6. 2図A，B）．岩
質は概ね均質で，斑晶の量やサイズに大きな変化はない．
小本川右岸の露頭などで板状や柱状の節理が発達する
（第 6. 2図C）．一部波打った暗灰色のバンドが見られる
部分があり（第 6. 2図B），これは石基の僅かな粒度の差
を反映しているとされる（土谷ほか，2008）．

岩石記載
普通角閃石流紋岩（第 6. 3図A)
斑晶は斜長石・普通角閃石・石英からなる．普通角閃石は
ほとんどが緑泥石化，細粒化している．長径 1.5.mm以下
で自形性が良いものが多く，長柱状である．斜長石は粒径
2.0.mm以下で自形性が良いが，累帯構造は顕著ではない．
試料によっては，ピナイト化した粒径 0.5.mm以下の菫青
石斑晶も認められる．石基は結晶質で，斜長石・石英・黒
雲母・不透明鉱物・アパタイトからなり，長柱状の斜長
石・黒雲母がピロタキシティック組織をなす．

二升石流紋岩については山口（1981）が 121.4.Maの黒

第 6. 3図　古第三紀火山岩類の薄片写真
（A）二升石流紋岩．（B）松橋流紋岩．（C）松橋安山岩類のかんらん石安山岩．（D）袰綿の無斑晶状安山岩． Cpx：単斜輝石，
Hbl：普通角閃石（仮像含む），Pl：斜長石（仮像含む），Ol：かんらん石，Olps：かんらん石仮像，Opq：不透明鉱物．全て
クロスニコル．
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雲母K–Ar年代と 29.1.Maの全岩K–Ar年代を報告してい
るが，その著しい不一致からいずれも正しい年代ではな
いとされていた（土谷ほか，1999b）．本報告ではウシロガ
沢で採取した試料からジルコンU–Pb年代を測定した結
果，44.2.±.0.41.Ma（始新世ルテシアン期）の年代値が得ら
れた（第 6. 4図，第 6. 1表）．これは岩質が良く類似し，
土谷ほか（2008）により一連のアダカイト質火成活動で
形成されたと想定された宮古市浄土ヶ浜に分布する浄
土ヶ浜流紋岩のK–Ar年代 43.5.±.1.1.Ma（内海ほか，1990）
と誤差範囲で一致する． 

6. 2. 2　松橋流紋岩（Vm）
土谷ほか（1999b）が松橋デイサイトと命名し，土谷ほ

か（2008）により改称された．松橋流紋岩は門図幅地域南
東端付近の松橋に約 300 mの範囲で分布している．岩質
は二升石流紋岩に類似するが，分布が独立することと岩
質にも違いがあることから土谷ほか（1999b，2008）によ
り区別された．現在は松橋付近の松橋川河床などに僅か
に露出するのみである．松橋流紋岩は明灰色の石基に普
通角閃石斑晶及び斜長石斑晶を含む流紋岩からなり，二
升石流紋岩と比較して普通角閃石斑晶が多い（第 6. 2図
D）．なお，松橋流紋岩に類似した流紋岩は，松橋から約
4 km西方，本銅口東方の小本川とホケン沢の出合付近や，
松橋から約 13 km西方の三田貝川沿いの根岸付近にも見
られる（第 6. 1図，第 6. 2図E）．本銅口東方では幅約 20 
mの孤立露頭，根岸付近では幅 3 mの岩脈であり，いず
れも地質図には表現されない．

現在松橋流紋岩と周囲の岩石との関係が観察できる露
頭は存在しないが，岩相が類似した流紋岩が横道層の粗
粒砂岩と炭質泥岩の境界の層理面に沿って貫入する様子
が確認された（第 6. 2図F）．土谷ほか（2008）によれば，
松橋流紋岩は周囲のジュラ紀付加体の泥岩に対しては明
瞭な急冷縁を伴って接し，古第三系小川層群の堆積岩
（本報告で上部白亜系横道層に修正）との境界では流紋
岩が破砕され角礫状になっている．後者の接触関係は，
堆積岩が未固結で水に飽和した状態での貫入を示すとし
て，松橋流紋岩の貫入時期は古第三紀と推定された．本
報告での層序区分の修正を踏まえ，土谷ほか（2008）と同
様に堆積して間もない含水未固結堆積物への貫入を想定
すると，松橋流紋岩の貫入時期は後期白亜紀となる．し
かし，横道層は古第三紀に至るまで埋没深度が非常に浅
いため（Noda et al.，2023），後期白亜紀以降古第三紀まで
含水率の高い未固結状態を保っていた可能性がある．こ
こでは土谷ほか（2008）が提示した二升石流紋岩との類
似性を重視して，暫定的に松橋流紋岩の年代を始新世ル
テシアン期としておく． 

岩石記載
普通角閃石流紋岩（第 6. 3図B)
完晶質斑状である．斑晶は長径 1 mm程度の普通角閃石及
び 1–2.mm大の斜長石からなるが，いずれも変質が激しい．
普通角閃石は自形性が良い長柱状で，ほとんど炭酸塩鉱物
に置換されている．石基は斜長石・普通角閃石・ざくろ石
からなる．斜長石及び普通角閃石は針状である．

第 6. 4図　二升石流紋岩のジルコンU–Pb年代測定結果
（A）コンコーディア図．（B）コンコーダント粒子のみに基づく加重平均年代の計算結果．水平な直線は加重平均年代値，そ
の上下の薄い灰色は 95 %信頼区間を示す．黒色実線で示した測定値はコンコーダントな値（0.9.<.238U–206Pb年代値/235U–206Pb
年代値.<.1.1），灰色破線で示した測定値は上記基準を満たさないディスコーダントな値である．
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6. 2. 3　松橋安山岩類（Va）
松橋には上記の流紋岩のほかに，土谷ほか（2008）によ
り高Mg安山岩類と呼称された無斑晶状安山岩やかんら
ん石安山岩が小規模に分布している．名称に用いられた
地名は上記の松橋流紋岩と同じだが，岩相の差異が明確
であり混同の恐れがないため，本報告でも踏襲し，本岩
を松橋安山岩類と呼称する．現在の露出は極めて限定的
で，松橋付近の松橋川河床などに僅かに露頭がある．土
谷ほか（2008）によれば幅 100 mほどの貫入岩体である．
土谷ほか（2008）では，斑晶として自形～半自形のかんら
ん石と柱状斜長石を，石基として粒状単斜輝石，直方輝
石，不透明鉱物と少量のかんらん石，ガラスを含むかん
らん石安山岩と，柱状の斜長石と変質した輝石からなる
無斑晶状安山岩を記載した．本報告では松橋付近で暗灰
色ないし灰色の無斑晶状安山岩及びかんらん石安山岩を
確認したが，土谷ほか（2008）が報告した新鮮なかんらん
石斑晶を含む試料は得られなかった．無斑晶状安山岩は
均質・塊状で炭酸塩鉱物の脈が見られる（第 6. 2図G）．
かんらん石安山岩は，褐色層状珪酸塩鉱物の集合体に置
換された 1–2.mm程度のかんらん石斑晶仮像を含む（第
6. 3図C)．一部の試料では更に変質が進み，斑晶と石基
の一部が炭酸塩に置換されているため明灰色を呈する．

本調査では，松橋安山岩類と同様の無斑晶状安山岩が袰
綿の熊野神社がある小本川右岸で発見されたため（第
6. 1図，第 6. 2図H），下記に記載する．
現在は確認できる露頭がないが，土谷ほか（2008）によ
れば周囲のジュラ紀付加体の泥岩に対しては明瞭な急冷
縁を伴って接し，古第三系の堆積岩（本報告で上部白亜
系に修正）との境界では，安山岩が破砕され角礫状に
なったり，安山岩の割れ目や角礫の粒間に砂岩が充填し
たりしている．上記の貫入様式は松橋流紋岩とほぼ同じ
であり，土谷ほか（2008）では貫入時期は古第三紀とされ
た．松橋流紋岩の項目で述べた通り，貫入されている松
橋付近の堆積岩の帰属は，本報告で上部白亜系横道層に
改めた．したがって，本報告での厳密な年代制約は後期
白亜紀以降であるが，松橋流紋岩と同様の理由で暫定的
に始新世ルテシアン期とする． 

岩石記載
無斑晶状安山岩（第 6. 3図D)
主に長径 0.1–0.2.mm程度の針状～長柱状で定向性を示す
斜長石からなり，ピロタキシティック組織を示す．斜長石
は稀に 0.4.mm大のものも見られる．その他不透明鉱物を
含む．
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第 6. 1表　二升石流紋岩のジルコンU–Pb年代測定結果

レーザーアブレーション誘導結合プラズマ質量分析法を用いて，京都フィッション・トラック社によりにより測定．レーザーアブレー
ションシステムはLight.Conversion社製Carbide（フェムト秒レーザー），誘導結合プラズマ質量分析計はNu.Instruments社製New Plasma 
Ⅱ（二重収束型）であり，レーザー照射形状は 20 µm角，フルエンスは 3.8.J·cm–1，周波数 1,000 Hzで測定した．測定手法は Iizuka.and.
Hirata（2004）及びHirata et al.（2005）に準拠する．標準試料はGJ1（Jackson et al.，2004），Plešoviceジルコン（PSV；Sláma et al.，2008），
OD3（Iwano.et al.，2013）を用いた．灰色をかけた行はディスコーダントな測定データ．
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第 7章　第 四 系

（武藤　俊）

7．1　概要及び研究史

門図幅地域には，第四系としてチバニアン期～後期更
新世の頂部緩斜面堆積物，麓部緩斜面堆積物及び上位河
成段丘堆積物，チバニアン期～完新世の埋谷緩斜面堆積
物，後期更新世～完新世の下位河成段丘堆積物，完新世
の氾濫原及び谷底低地堆積物が分布する．頂部緩斜面堆
積物は平坦な山頂や尾根及びその周辺に分布する堆積物
であり，主に地域南西部の早坂高原周辺に分布する．麓
部緩斜面堆積物は山脚部の緩斜面に分布し，主に馬

ま

淵
べち

川
がわ

や小
お

本
もと

川
がわ

流域周辺に見られる．上位河成段丘堆積物は小
本川に沿って，下位河成段丘堆積物は小本川及び安

あっ

家
か

川
がわ

に沿って狭小に分布する．埋谷緩斜面堆積物は，河川の
上流域やその支流など谷地形の中に分布する．氾濫原及
び谷底低地堆積物は，現行主要河川である小本川・馬淵
川・安家川に沿った平坦な面に狭小に分布する．このほ
か，小規模であるため地質図には示していないものとし
て，山地の小谷の出口に見られる沖積錐堆積物や，早坂
高原周辺に多くが見られる地滑り堆積物がある．なお，
本章の記述において，テフラの名称は付記がない限り町
田・新井（2003）に記載されたものを用い，cal BPを付し
て示す放射性炭素年代の暦年較正値はIntCal20（Reimer.et 
al.，2020）に基づく．ただし，厳密な較正には炭素同位
体分別の補正が必要だが（中村，2001），これが確認でき
ない場合には IntCal20の較正曲線を参照した上でおおよ
その値として示した．
門図幅地域が位置する北上山地北部の山間部は，段丘
堆積物の発達が乏しい一方で，最終氷期の周氷河気候下
で形成された地形が北海道から連続する形で分布するこ
とが指摘され，注目を集めた（鈴木，1962）．松本（1967）
及びMatsumoto（1971）は門図幅地域西方に広がる外山高
原西縁の姫

ひめ

神
かみ

岳
だけ

周辺で岩塊地形の存在を指摘し，この地
形が周氷河性の堆積物からなることを指摘した．さらに，
化石周氷河現象は外山高原全体で認識され，広範囲で緩
斜面堆積物を形成した可能性が指摘された（阪野，
1971）．また，緩斜面堆積物の形成は更新世の間に複数回
起きたことが，田村・三浦（1971）による門図幅地域北東
の洋野町種

たね

市
いち

周辺の検討から示された．その後，奥羽山
脈から東方に広く分布するテフラの層序学的検討が進展
し（例えば，大上・土井，1978，大上ほか，1980），編年に
有効なテフラ層が北上山地北部でも広く見出されたこと
で（菊池ほか，1981；Higaki，1980，1988），各地で認識さ

れた周氷河性緩斜面堆積物の形成時期が推定可能になっ
た．外山高原では周氷河現象により形成された地形や堆
積物の記載が特に進み，恐らくチバニアン期後期から完
新世前期にかけてインボリューションとソリフラクショ
ンによる緩斜面上の物質移動が起きていたことが明らか
になった（井上ほか，1981；澤口，1984，1992）．檜垣大介
の一連の研究では，上記の周氷河性緩斜面形成期が北上
山地北部に広く見られることが報告され，最終間氷期以
前（約 13万年前以前）の寒冷期に 1回，最終氷期の約 5
万年前と 4万～1万数千年前に 2回，合わせて少なくと
も 3回あったことが明らかになった（Higaki，1980，
1992；檜垣，1987）．これらの研究では，北上山地北部の
緩斜面は山頂緩斜面・平滑尾根型斜面・山麓緩斜面・扇
状地状緩斜面に分類され，主に凍結破砕による岩屑の生
成とソリフラクションによる物質移動により形成された
ことが示された．なお，現在においても，伐採・放牧に
よる樹木の欠如や風蝕などの特殊な条件が重なる早坂高
原北部では周氷河性の緩斜面形成が起きている（澤口，
1987；澤口・小疇，1998）．上記周氷河性緩斜面に関する
研究と同時期に，北上山地北部の河成段丘地形について
も，閉

へ

伊
い

川
がわ

，小本川，馬淵川を主な対象として分類と編
年が行われた（Higaki，1980，1992；村井ほか，1984；檜
垣，1987；西城ほか，1993）．その結果，山域の緩斜面が
周氷河作用による砕屑物の生成・運搬で形成された時期
に対応して，その砕屑物が河川域に供給されて堆積性段
丘が形成されたことが明らかになった（Higaki，1992）．最
近では，外山図幅地域で外山高原上に堆積した更新世～
完新世の河成堆積物・斜面堆積物・湿地堆積物が詳細に
記載され，北上山地の深部における堆積環境の変遷が検
討された（小松原・内野，2024）．さらに，同地域ではチ
バニアン期の薮

やぶ

川
かわ

テフラ（内野ほか，2022）や後期更新世
の十和田–大

おお

不
ふ

動
どう

テフラ（工藤・内野，2021）が発見され
ており，堆積物編年の根拠を与えている．

7．2　頂部緩斜面堆積物（s）

頂部緩斜面堆積物は，檜垣（1987）による山頂緩斜面と
平滑尾根型斜面を構成する堆積物を合わせたものであ
る．主に門図幅地域南西部の早坂高原周辺に分布し，そ
の他にも標高 1,000 m程度の山頂付近に分布する（第 7. 1
図A）．檜垣（1987）では，山頂緩斜面は海抜 700–1,300 m
の幅広い尾根上に分布する傾斜十数 °以下の斜面，平滑



− 105 −

第 7. 1図　第四系の露頭及び地形面の写真
（A）頂部緩斜面と周氷河性岩塊（Md：泥質ホルンフェルス）．鈴峠北方．（B）頂部緩斜面堆積物の含角礫泥層．袖山高原牧場
南方．（C）麓部緩斜面．西

にっ

里
さと

．（D）麓部緩斜面堆積物の角礫質粘土．西里．（E）麓部緩斜面堆積物の角礫及び含角礫泥層．泥這
北方．破線は基盤の突柴森岩体の花崗岩類（Gr）との境界．（F）埋谷緩斜面堆積物．泉沢上流． 

尾根型斜面は尾根部に広がる横断形が凸の極めて滑らか
な斜面とされた．本報告ではこれらを頂部緩斜面として
一括し，これに対応する堆積物を頂部緩斜面堆積物とし
て示す（第 7. 1表）．檜垣（1987）によれば，本堆積物は角
礫，角礫混じり粘土及び角礫混じり火山灰からなり，後
期更新世末期～完新世に堆積したテフラ及びテフリック
レスからなる分

わかれ

テフラ群（小松原・内野，2024により中
川ほか，1963の分火山灰層を改称）に覆われる．角礫質
層の層厚は数m～10 m，分テフラ群の層厚は 0.5–1.5.m程
度であり，一部にトアが認められる（檜垣，1987）．なお，
本報告では角礫を支持する基質にはシルトも含まれるこ

とを確認したため，本堆積物を角礫，含角礫泥及び火山
灰と記載した．礫は主に細礫～大礫であるが（第 7. 1図
B），一部では巨礫も含む．下部の礫は風化礫からなり，
上部の礫は未風化である（檜垣，1987）．本堆積物を覆う
分テフラ群のうち，下位層準にある秋田駒小岩井テフラ
（中川ほか，1963の小岩井軽石）や秋田駒柳沢テフラ（中
川ほか，1963の柳沢軽石）は一部でインボリューション
を受けている（檜垣，1987）．これらテフラの年代はそれ
ぞれ約 13.5–12.0.ka.BP（和知ほか，1997；おおよそ 16–14.
cal ka BPの暦年代に相当）及び約 11.9–11.6.ka.BP（和知ほ
か，1997；おおよそ13.5.ka.cal.BP前後の暦年代に相当）で
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ある．また，本堆積物下部の風化礫含有層は，後述の麓
部緩斜面堆積物の層序断面との対応などから最終間氷期
前の寒冷期に形成された可能性がある（檜垣，1987）．以
上のテフラとの関係及び層相から，本堆積物はチバニア
ン期及び後期更新世に，凍結破砕により生じた岩屑がソ
リフラクションにより運搬されて堆積することで形成さ
れた周氷河堆積物とされている（檜垣，1987；Higaki，
1988，1992）．

7．3　麓部緩斜面堆積物（p）

檜垣（1987）による山麓緩斜面と扇状地状緩斜面を構
成する堆積物を合わせたものである（第7. 1表）．以下に，
檜垣（1987）による山麓緩斜面と扇状地状緩斜面の地形
的特徴とそれらを構成する堆積物の記載を示す．山麓緩
斜面は山脚部に発達する傾斜概ね 10°以下，平滑で緩く
コンケイブな表面形状で，背後は明瞭な谷や崩壊地形の
ない山地斜面に緩やかに連続する斜面である．堆積物は
角礫・角礫混じり火山灰・角礫混じり粘土からなる．扇
状地状緩斜面は，小谷の出口や，小谷の合流地点におけ
る谷の広がった場所に位置し，傾斜 10数度以下で著しく
平滑な斜面である．堆積物は亜角礫が主体である．本報
告では，檜垣（1987）による山麓緩斜面と扇状地状緩斜面
については，地形の特徴が類似しており図幅全域にわ
たって統一的に区分を行なうことが困難であったため，
両者を構成する斜面堆積物をまとめて麓部緩斜面堆積物
として示す．なお，西城（1998）もこれらの地形を一括し
て「麓部緩斜面」としており，本報告の呼称はこれを踏襲
している．
麓部緩斜面に相当する地形面は檜垣（1987）により小
本川流域で図示されたほか，その範囲外にも地形的特徴

が一致する緩斜面が認められる．顕著な例として，馬淵
川に沿って荒沢口から下流の左岸や泥

どろ

這
ばい

から突
つく

柴
し

森
もり

東の
両岸に分布する緩斜面が挙げられる（第 7. 1図C）．これ
らは，葛巻町誌編纂委員会（1987）で江

え

刈
かり

面及び砂
すな

子
ご

面と
命名された段丘面に対応し，西城（1987）が泥這付近の 1
地点において段丘化した山麓緩斜面とした地形面であ
る．これらの緩斜面は概ね山側から谷側に向かって
5–15°で傾斜し，やや凹凸のある地形面をなす．その末端
には比高 10 m程度の急崖が存在することから，段丘化し
た麓部緩斜面と判断される．これらの麓部緩斜面を構成
する堆積物は，主に不淘汰で無構造の角礫及び含角礫泥
層からなる（第 7. 1図D）．段丘化を受けているものの，
平坦面の発達が顕著ではなく，他の麓部緩斜面と同様の
地形的特徴を示すことから，本報告ではこれらを麓部緩
斜面堆積物として示した．馬淵川沿いの麓部緩斜面堆積
物は多くの小谷により解析を受けている．
麓部緩斜面堆積物は，檜垣（1987），Higaki（1992），西
城ほか（1993）の記載及び本報告の調査により，角礫～亜
角礫及び角礫～亜角礫を含む火山灰・泥を主体として少
量の砂を伴い，礫は主に細礫～大礫サイズで，全体の層
厚は数m～10 mであることが明らかになっている．また，
一部では巨礫も含まれる（第 7. 1図E）．檜垣（1987）によ
ると，下記の通り主なテフラとの関係が示されている．
本堆積物の下部には頂部緩斜面堆積物と同様に風化礫含
有層があり，これは，約 106 kaあるいは 109.±.ca..3.ka（東
宮・宮城，2020）とされる洞爺火山灰（町田ほか，1987）よ
りも下位にある（土井，2000）四

し

十
じゅう

四
し

田
だ

第 1浮石（大上・
土井，1978）や石

いし

花
はな

第 2スコリア（大上ほか，1980）などの
テフラに覆われる．その上位ではやや風化した角礫を含
む層が，土井（1991）により 14C年代スケールで 50–30.ka.
BPの年代が推定されている西岩手雪

ゆき

浦
うら

・生
おい

出
で

テフラに覆

第 7. 1表　北上山地北部の緩斜面地形の分類
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われる．最上部では未風化角礫からなる層が，15.7.cal.ka.
BP （Horiuchi et al.，2007；工藤，2023）の十和田八戸テフ
ラ（中川ほか，1972の八戸浮石流凝灰岩；大池ほか，1959
の八戸浮石層），約 13.5–12.0.ka.BP（おおよそ 16–14.cal.ka.
BPの暦年代に相当）の秋田駒小岩井テフラ（前節を参照）
や約 11.9–11.6.ka.BP（おおよそ 13.5.ka.cal.BP前後の暦年
代に相当）の秋田駒柳沢テフラ（前節を参照）及び分テフ
ラ群中～上部に覆われる．秋田駒柳沢テフラ以前のテフ
ラ層には，層厚の変化などソリフラクションの痕跡が広
く認められ，これらのテフラの降下時期頃まで周氷河性
の堆積物移動が起きたことを示唆する．以上の関係を基
に，下部の風化礫含有層は最終間氷期以前の寒冷期（チ
バニアン期）に，その上位のやや風化した角礫を含む層
は最終氷期の 5万年前頃（後期更新世）に，未風化角礫を
含む層は 4万年から 1万 3千年前頃（後期更新世）の間に
堆積したとされる（檜垣，1987）．層相の特徴と合わせる
と，本堆積物は上記 3度の寒冷期にソリフラクションと
斜面掃流により形成されたと考えられる（檜垣，1987；
Higaki，1992；西城ほか，1993）． 

7．4　埋谷緩斜面堆積物（v）

小本川，馬淵川及び安家川下流部以外の小規模河川沿
いやその支谷において，上方斜面への面的広がりが乏し
い緩斜面に分布する堆積物を，本報告では成因によらず
埋谷緩斜面堆積物として示す．一部の地域では麓部緩斜
面堆積物との地形的な区別が難しいこともあるが，この
ような場合には，麓部緩斜面堆積物がなす地形面よりも
低位の地形面をなし，現行の河川・沢・小谷に沿った形
で狭小に分布する緩斜面堆積物を埋谷緩斜面堆積物と区
分した．本堆積物は礫・砂・泥からなるが，特記すべき
特徴としては，細礫～大礫サイズの円礫～亜円礫及び砂
から構成され，淘汰が良く層理を持つ流水性の堆積物
（第 7. 1図F）が含まれることが挙げられる．このような
堆積物は麓部緩斜面堆積物では認められない．本堆積物
はその他に，麓部緩斜面堆積物と同様な周氷河性と考え
られる淘汰の悪い角礫層や，崖錐性の堆積物なども含む．
本堆積物の層厚は概ね数m以下である．安家川，折

おり

壁
かべ

川，
見
み

内
ない

川
かわ

及び三
み

田
た

貝
かい

川などの河川沿いでは本堆積物がなす
緩斜面の一部が段丘化している．西城ほか（1993）は，三
田貝川沿いの角礫・含角礫火山灰・含角礫泥からなる本
堆積物について，約 106 kaあるいは 109.±.ca..3.kaとされ
る洞爺火山灰（前節参照）を挟むことを示し，下部の角礫
質層は最終間氷期以前の寒冷期に形成されたと推定し
た．一方，一部の埋谷緩斜面堆積物は現在の河川・沢が
下刻する谷地形を埋める流水性・崖錐性の堆積物であ
り，完新世に形成されたと推定される．以上より，本堆
積物の形成時期はチバニアン期～完新世とした．

7．5　河成段丘堆積物（t1，t2）

門図幅地域では主に小本川沿いと安家川沿いに河成段
丘が分布するが，いずれも分布域は狭い．本報告では段
丘堆積物を，チバニアン期～後期更新世に形成された堆
積段丘である上位河成段丘を構成する堆積物（t1）と，後
期更新世末期～完新世に形成された浸食段丘である下位
河成段丘を構成する堆積物（t2）に区分した．
小本川ではこれまでに，宮城・桧垣（1983），村井ほか

（1984）及びHigaki（1988，1992）により段丘面区分が示さ
れている（第 7. 2表）．宮城・桧垣（1983）及びHigaki
（1988）は上位から二

に

升
しょう

石
いし

面（宮城・桧垣，1983では高位
河岸段丘面）・小川面・岩泉Ⅰ面の 3面の堆積性段丘と，
岩泉Ⅱ面・岩泉Ⅲ面の 2面の浸食性段丘を区分した．
Higaki（1992）は，この区分を閉伊川の段丘面区分と統合
して，二升石面以外を上記の順でF–2面，F–3面，S–1
面，S–2面と呼称し，二升石面については閉伊川で認識
されたF–1面に相当する可能性を示した．村井ほか
（1984）は現河床面としたⅠ面とⅡ面からⅤ面の 4面の段
丘面を識別した．これらと宮城・桧垣（1983）の段丘面の
対比は大上（1992）により示された．ただし，Higaki
（1988）のFig. 12及びHigaki（1992）で岩泉Ⅰ面と岩泉Ⅲ
面が逆に示されているため，これらと大上（1992）を比較
する際は注意が必要である．本節では，Higaki（1988）の
段丘面名称は宮城・桧垣（1983）と一致するFig. 12以外で
示されているものを用いる．本報告における区分では基
本的に，上位河成段丘はHigaki（1988）の岩泉Ⅰ面／
Higaki（1992）のF–3面／村井ほか（1984）のⅢ面に，下位
河成段丘はHigaki（1988）の岩泉Ⅱ面／Higaki（1992）の
S–1面／村井ほか（1984）のⅡ面に対応する（第 7. 2表）．
先行研究で区分されたその他の段丘面は，本報告では下
記のように扱う．村井ほか（1984）のⅤ面及びHigaki
（1988）の小川面／Higaki（1992）のF–2面は，門図幅地域
における分布がごく狭小であり地質図に表現できないた
め，本報告では区分しない．なお，宮城・桧垣（1984）は
この段丘面を岩泉町小

こ

川
がわ

付近にわずかに認め，図中で地
名を「Kogawa」と表記したが，Higaki（1988）で段丘面の
名称は「Ogawa Terrace」となっている．Higaki（1988）の二
升石面／村井ほか（1984）のⅣ面は分布がごく僅かなた
め上位河成段丘に含めたが，実際には地形的に明確に異
なる段丘として認められる．なお，村井ほか（1984）のⅣ
面は本報告で麓部緩斜面としたHigaki（1992）の山麓緩斜
面・扇状地状緩斜面も含んでいる．Higaki（1988）の岩泉
Ⅲ面／Higaki（1992）のS–2面／村井ほか（1984）のⅠ面
は，村井ほか（1984）の扱いと同じように現河川の氾濫原
及び谷底低地とした（本章 6節）．また，Higaki（1988）で
は門図幅地域内における小本川の支流沿いにも僅かに岩
泉Ⅰ面及び岩泉Ⅱ面を認めているが，本報告では埋谷緩
斜面に含めている．
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小本川流域以外では，葛巻町誌編纂委員会（1987）が門
図幅地域内の馬淵川沿いにおいて堆積性段丘の江刈面及
び砂子面と，狭小な浸食性段丘を 2面示した．しかし，
江刈面及び砂子面は前項で述べた様に麓部緩斜面に含
め，浸食性段丘は分布がごく狭小であるため，本報告で
は区分しない．

上位河成段丘堆積物（t1）　穴沢及び袰
ほろ

綿
わた

付近の小本川
沿いに現河床面から 15–30.mの比高で限定的に認められ
る段丘面（Higaki，1988の岩泉Ⅰ面に相当；以下，本項で
は岩泉Ⅰ面）と，二升石南東にごく僅かに認められる現
河床面からの比高が 35–60.mの段丘面（Higaki，1988の二
升石面に相当；以下，本項では二升石面）を構成する堆
積物を指す．両者は明確に異なる段丘面として認識でき
るが，二升石面の分布が門図幅地域内で非常に小さいた
め，便宜上一括して示す．岩泉Ⅰ面は穴沢付近で山地側
の麓部緩斜面に漸移する．岩泉Ⅰ面を構成する堆積物の
露頭は本報告で認めておらず，Higaki（1988，1992）によ
れば少なくとも層厚数mの礫や砂からなるが，詳細は記
されていない．二升石面をなす堆積物についても層相を
詳述した研究はないが，西城ほか（1993）は二升石東方に
おいて，本報告の麓部緩斜面堆積物に相当する角礫主体
の層に覆われる堆積物層を二升石段丘に対比しており，
これは厚さが少なくとも 1.5.mの円礫からなる．年代に
関しては，岩泉Ⅰ面は約 15.7.cal.ka.BPの十和田八戸テフ
ラ（本章 3節参照）に覆われることから最終氷期末期（後
期更新世），二升石面は，小本川流域での直接的な証拠は
ないが，閉伊川に分布する段丘との対比から最終間氷期
前の氷期（チバニアン期）と推定されている（Higaki，
1988，1992）．

下位河成段丘堆積物（t2）　横道から下流の小本川に
沿って現河床面から数m～20 mの比高をなして断続的に
認められる段丘面と，栗山から下流の安家川に沿って現
河床面から 10–20.mの比高をなして認められる段丘面を
構成する堆積物を指す．小本川流域では，下位河成段丘
は麓部緩斜面・上位河成段丘を地形的に切って分布し，
6.2.ka.cal.BP（Inoue.et al.，2011）の十和田中

ちゅう

掫
せり

テフラ（大
池ほか，1966の中掫浮石；菊池ほか，1981の安家火山灰）
を含む崖錐に覆われる（Higaki，1988，1992）．このことか
ら，最終氷期後の完新世前期に形成されたと考えられて
いる（Higaki，1992）．堆積物の層厚は数mであり，主に細
礫～大礫サイズの円礫，砂及び泥からなる．宮城・桧垣
（1983）によれば現河床と比較して礫径の平均値・ばらつ
きが小さい．安家川の段丘面はテフラとの関係が未検討
だが，栗山南方において麓部緩斜面を地形的に切ること
と現河床との比高を根拠に下位河成段丘に対比した．安
家川流域では下位河成段丘堆積物の露頭は未確認であ
る．下位河成段丘は，普段は離水した段丘面であるもの
の，2016年台風 10号の豪雨被害の際には岩泉市街地な
どの一部で冠水した．

7．6　氾濫原及び谷底低地堆積物（a）

氾濫原及び谷底低地堆積物は，馬淵川，横
よこ

道
みち

から下流
の小本川，栗山から下流の安家川の現行河川流路に沿っ
て，麓部緩斜面堆積物と上位及び下位河成段丘堆積物を
地形的に切る平坦面を成して分布する．特に，馬淵川に
沿っては連続的に幅広く分布する．一般に，河川の流路
はこの平坦面より更に数m低い．堆積物は主に未固結の
礫・砂・泥からなり，礫は主に細礫～大礫サイズの円礫
である．堆積物の断面は直接観察できないが，層厚は概
ね数m程度と推定される．

第 7. 2表　先行研究及び本報告における段丘区分の比較

段丘面の名称，現河川からの比高，面を被覆するテフラを示す．Higaki（1992）ではHigaki（1988）の引用において，岩泉Ⅰ面と岩泉Ⅲ
面について本文と逆のFig. 12で示された名称を用いている．村井ほか（1984）のⅣ面は段丘面も含むが，大部分は麓部緩斜面に区分さ
れる．
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第 8章　地 質 構 造

（武藤　俊）

本章では，門図幅地域に分布している第四系を除く地
質系統に広く関わる地質構造について述べる．ジュラ紀
付加体内部の地質構造については，第 3章で説明してい
る．上部白亜系～古第三系のみに関わる地質構造につい
ては第 5章で説明している．第四系を変形させる活構造
は，門図幅地域では見出されていない． 

8. 1　ジュラ紀付加体ユニット境界断層

門図幅地域内のユニット境界断層は，構造的上位から
上
かみ

明
みょう

神
じん

山
やま

断層，岩谷断層，大
おお

越
こし

沢
ざわ

断層，関–大
おお

平
だいら

断層
である．各ユニットの層序関係の項目で述べた様に，こ
れらは全て両側の付加体の地質構造とほぼ並行か，低角
で斜交する関係にある．断層露頭はどのユニット境界に
ついても観察できていない．したがって境界断層の位置
は，ユニット間の岩相の相違を基に判断した．また各ユ
ニットの岩相分布から判断すると，ユニット境界断層は
いずれも大局的には北西–南東～北北西–南南東の走向を
持ち中角～高角で南西に傾斜するが，後述する褶曲と断
層により一部で異なる姿勢を持つ．最も顕著な例として，
平庭岳向斜によって大越沢断層と関–大平断層は地下で
大きく湾曲し，向斜の両翼に出現している．ユニット境
界断層では，構造的上位側により古い付加年代を持つユ
ニットが，構造的下位側により若い付加年代を持つユ
ニットが位置する．したがって付加体地質学的概念に基
づけば，ユニット境界断層は初生的には衝上性の低角断
層であったと言える．

8. 2　ジュラ紀付加体の褶曲構造・断層

8. 2. 1　褶曲構造
ジュラ紀付加体の褶曲構造は大きく分けて，半波長

2–5.km程度で褶曲軸が 10 km以上にわたり追跡できるも
のと，半波長が 100–1,000 mで褶曲軸が数km以下しか追
跡できないものがある．後者は各ユニットの節で説明し
ているので，本項では複数のユニットをまとめて変形さ
せる前者について述べる．北隣陸中関図幅地域から門図
幅地域北東部にかけて古くから半波長数kmの閉じた背
斜・向斜が複数連なることが知られていた（小貫，1969；
杉本，1974a）．これらのうち，門図幅地域に存在が確認
できるのは，高屋敷ユニットを褶曲させている葛形背斜
と，主に関ユニットと大鳥ユニットを合わせて褶曲させ

ている平庭岳向斜である．これらは北隣陸中関図幅地域
で既に詳細が明らかにされている．葛形背斜は東西の翼
ともに南西傾斜で東翼では逆転層となっており，北北
西–南南東走向で西に傾斜した軸面を持つ等斜状の転倒
背斜である．門図幅地域内では顕著ではないが，周辺地
域も含めると広域的には褶曲軸が南南東にプランジして
いる（杉本，1980；中江ほか，2021）．平庭岳向斜は東翼が
西傾斜，西翼が一般に東傾斜となっており，北北西–南
南東走向のほぼ垂直な軸面を持つ．非円筒褶曲であり，
翼間角は陸中関図幅地域では閉じているが，門図幅地域
の鈴峠以南では開いている．褶曲軸は南部でより大きい
南南東のプランジ角を持つ．上記に加え，本報告では新
たに江

え

刈
かり

背斜を認定した．江刈背斜は，東翼で東傾斜，
西翼で西傾斜となっており，北北西–南南東走向で垂直
に近い軸面を持つ褶曲である（第 8. 1図）．平庭岳向斜と
同じく非円筒褶曲であり，大部分では閉じた褶曲だが北
部では翼間角が開いている．北部ではプランジも急にな
る．平庭岳向斜と江刈背斜の小

お

本
もと

川
がわ

断層以南の延長につ
いては不明である．規模及び位置からは，平庭岳向斜は
名
な

目
め

入
いり

南東から田山ノ沢下流部に推定される開いた向斜
に，江刈背斜は大穴から田山に推定される開いた背斜に
対応する可能性がある．
以上の褶曲に加え，主に大鳥ユニットの分布域の中央
部である小屋瀬ノ沢東方，水上沢，大穴周辺，大

だい

作
さく

山
やま

か
ら南沢にかけて，半波長 2 km程度の開いた褶曲が存在し
ている．この緩い褶曲は層理面，劈開面の姿勢や，一部
では岩相境界の姿勢が緩やかに変化することから認識で
きる．これらの褶曲は，江刈背斜の北部や平庭岳向斜の
南部と形態的に類似する．

8. 2. 2　ジュラ紀付加体中の断層
門図幅地域は大部分でジュラ紀付加体のみが分布する
ため，断層単体としてはジュラ紀付加体の地層のみを
切っているものが多い．このうち，延長が数km以上に及
ぶ北北西–南南東方向の高角断層と北東–南西～東西方向
の高角断層については，同じ特徴を有する断層に白亜紀
以降の地質体を切るものを含むため，それぞれ本章 3節
と 5節で記述する．これらを除くジュラ紀付加体中の断
層はいずれも小規模であり，延長は 1 km以下であるか，
断層露頭は確認されても地質図に表現できない．断層露
頭が確認されていない地質図上の断層は，岩相分布や地
質構造が断絶していることから認定した．断層露頭では，
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厚さ 20–100.cm程度の破砕帯が認められた（第 8. 2図A，
B）．

8. 3　北北西–南南東高角断層

ジュラ紀付加体のユニット境界断層と半波長 2–5.km
程度の褶曲両方を切り，延長が数km以上に及ぶ北北
西–南南東方向の高角断層が存在する．これらは樺

かば

森
もり

断
層，栗山断層，釜

かま

津
つ

田
た

–夏屋–道又断層である．断層の走
向が近いものとしてまとめて記述するが，後述する様に
総延長，活動時期は異なっており，変位センスも異なる
可能性がある．

樺森断層　本報告にて新称する．江刈ユニットの北東縁
を切り，高

たか

屋
や

敷
しき

ユニット，関ユニット，あるいは大
おお

鳥
とり

ユ
ニットとの境をなす断層である．地理名称は，北方延長
が通る陸中関図幅地域の樺森に由来する．断層露頭は未
発見である．国

くに

境
ざかい

断層（本報告にて命名；本章 5節参照）
より東方での延長については判断材料が乏しいが，後述
する様に小本川断層が国境峠の北西では荒沢から北西に
連なるとの解釈を基に，水上沢付近に想定した．門図幅
地域での延長は約 10 kmであり，さらに北方に伸びると
推定される．両側の岩相分布から判断される断層の位置
に基づくと，地形との関係から断層の大局的な姿勢は高
角であると推測される．樺森断層では，南西側の後期ジュ
ラ紀の付加年代を持つ江刈ユニットと北東側の中期ジュ

ラ紀の付加年代を持つ関ユニット及び大鳥ユニットが接
する．より若い付加年代のユニットが構造的下位に形成
される付加プロセスを想定すると，本断層は南西側が上
昇する変位センスを持つ．樺森断層の位置上に分布する
突
つく

柴
し

森
もり

岩体には，本断層による地表分布のずれはなく，
関連する剪断面などの変形も認められていない．した
がって，樺森断層は前期白亜紀の北上花崗岩類定置以前
にジュラ紀付加体を変位させたと推定した．同様に，南
東方延長を推定した部分でも，湯沢鹿岩体の定置以前に
活動したと解釈した．

栗山断層　杉本（1974a）による川井–小
お

国
ぐに

–栗山断層の一
部に相当し，岩泉町栗山北方の山中から光

ひかり

沢
ざわ

にかけて高
屋敷ユニットの安

あっ

家
か

サブユニットと松ヶ沢サブユニット
の境界に位置する．当初杉本（1974a）は，本断層の北方
延長も含めて，陸中関図幅地域から門図幅地域北東部に
おいて，本報告の安家サブユニットと松ヶ沢サブユニッ
トの境界全体に川井–小国–栗山断層を認定した．この南
方延長は，門図幅地域東縁部から岩泉図幅地域南西部に
て小貫（1969）及び山口（1981）が安家断層と呼んだ．一
方，陸中関図幅においては安家サブユニットと松ヶ沢サ
ブユニットの境界全体を通る様な断層はないとして，川
井–小国–栗山断層は破棄された（中江ほか，2021）．ただ
し，中江ほか（2021）は，杉本（1974a）の川井–小国–栗山
断層の一部に相当する断層が，栗山北方から久慈市端

はし

神
かみ

の南西にかけて，安家サブユニットと松ヶ沢サブユニッ
トの境界をなし，さらに前期白亜紀の天神森岩体を切る
とした．本報告では，栗山から光沢にかけて安家–松ヶ
沢サブユニット境界と地質構造が斜交していることを明
らかにし，栗山東方の県道沿いでは断層露頭も確認され
た．したがって，杉本（1974a）の川井–小国–栗山断層の
うち中江ほか（2021）で断層として残された部分を含む
端神南西–栗山–追

おい

子
ご

沢
ざわ

のセグメントは断層と認定でき，
本報告で栗山断層と再定義する．追子沢以南では上記の
斜交性は弱くなるためここまでを栗山断層とし，山口
（1981）の安家断層は他付加体中の岩相境界（サブユニッ
ト境界）として扱う．栗山東方の断層露頭は壁面保護の
金網のため観察しにくいが，約 1 mの破砕帯を持ち，両
側の岩石にスレート劈開が発達している．最大変位量及
び変位センスの推定は困難である．本断層は陸中関図幅
地域において天神森岩体を切るとされ（中江ほか，
2021），これに基づけば活動時期は前期白亜紀以降であ
る．すなわち，栗山断層は安家サブユニットと松ヶ沢サ
ブユニットの初生的な境界を切って再配列させている断
層である．

釜津田–夏屋–道又断層　川村・北上古生層研究グループ
（1988）が道又–小

お

国
ぐに

–釜津田断層と仮称し，内野ほか
（2017）が改称したものである．門図幅地域南東端の早坂
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第 8. 1図　江刈ユニットの層理面と劈開面の下半球ステレオ投影
Stereonet（Allmendinger.et al.，2013；Cardozo and 
Allmendinger，2013）を用いて作成．
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第 8. 2図　断層破砕帯及び関連する変形構造の露頭写真
（A）ジュラ紀付加体を切る小断層．松野．（B）ジュラ紀付加体中を切る小断層．松橋川下流部右岸枝沢．（C）釜津田–夏屋–道
又断層付近の千枚岩様の劈開とキンク褶曲を伴う小断層．関沢．（D）釜津田–夏屋–道又断層付近の千枚岩様の劈開を持ち粘
土化した泥質岩．ウドウゲ沢．（E）小本川断層付近の著しい鱗片状劈開．近内沢．hm：ハンマー．
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高原東縁から宮古市小国道又までに認められるリニアメ
ントに沿って描かれた．このリニアメントは早坂高原の
北方では不明瞭となるためこれより北へは延長しないと
判断した．リニアメント全体の総延長は 50 km近くにも
及ぶ．門図幅地域内の釜津田–夏屋–道又断層は，門

かど

馬
ま

ユ
ニットが上明神山断層を介して三

み

巣
す

子
ご

ユニットに構造的
に累重する関係を切断している．本断層の姿勢は，本報
告の調査及び早坂トンネルの掘削工事記録（宮古地方振
興局岩泉土木事務所，2008）からほぼ垂直であることが
分かっている．本断層付近では，三巣子ユニットの構成
岩が顕著に千枚岩化しており，ちりめんじわ褶曲や多く
の小断層を伴っている（第 8. 2図C，D）．一方，門馬ユ
ニット側では顕著な変形は認められない．川村・北上古
生層研究グループ（1988）や内野・羽地（2021）は本断層
に右横ずれセンスの変位を推定しているが，詳細につい
ては不明である．本断層は早坂峠付近で門馬ユニットの
地質構造と明瞭に斜交していることから，ジュラ紀付加
体が形成された後の前期白亜紀以降に活動したと判断で
きる．

8. 4　小本川断層

小貫（1969）にて名称の使用が確認できるが，命名者は
不明である（山口，1981）．葛巻町辰

たつ

鼻
はな

から国境峠まで北
西–南東方向に伸び，国境断層（本報告にて命名；本章 5
節参照）で切られ，その南東側では，国境峠の北方から
北西–南東方向に延び，岩泉町袰

ほろ

綿
わた

で東西方向へ走向を
転じて同二

に

升
しょう

石
いし

北方へ延びる断層である．辰鼻–国境峠
間ではジュラ紀付加体の大鳥ユニットと江刈ユニットを
境し，国境峠北方–袰綿間では古第三系小川層群の北東
縁を，松橋付近では上部白亜系横

よこ

道
みち

層の北縁を，二升石
の北では古第三紀二升石流紋岩の北縁を規制する．門図
幅地域の東方では岩泉市街東方まで更に約 8 km東西に
連続し，確実な総延長は約 30 kmである．後述するよう
に，北西において中江（2018）などの葛巻断層に連なって
総延長約 80 kmの断層をなす可能性がある．本断層は，
国境断層，小

こ

屋
や

瀬
せ

断層や，上部白亜系・古第三系を変位
させる小断層で切られている． 
本断層のうち，国境断層から南東のセグメントは，小
貫（1969），山口（1981），村井ほか（1984）が定義した小本
川断層と一致する．これは，棚井ほか（1978）では小

こ

川
がわ

–雷
いか

峠
とうげ

断層と呼称された．これに対し，本報告の小本川断層
のうち国境断層を挟んで北西におけるセグメントは，小
貫（1969）及び村井ほか（1984）の国境峠断層の一部，そし
てこれと同義である島津ほか（1970）の葛巻構造線の一
部に相当する．小貫（1969）は，上部白亜系横道層と古第
三系小川層群の堆積盆の南縁を規制する断層を国境峠断
層，北縁を規制するものを小本川断層とした．しかし，
この堆積盆の南縁は基底の不整合であり（第 5章参照），

断層を想定する必要はなくなっている．一方，横道層・
小川層群が分布しない北西側の地域にて，小貫（1969）は
荒沢と国境峠を結ぶ線に国境峠断層が延長するとした．
これは本報告にて大鳥ユニットと江刈ユニットが接する
断層であることが確認されたが，リニアメントの発達度
合いの類似性や変位センスが一致することを基に，小本
川断層に連なると判断した．なお，横道層・小川層群の
北縁を切る小本川断層の延長が，葛巻構造線（例えば杉
本，1972）あるいは葛巻断層（例えば小貫，1981）の名称
を付与されて本報告における樺森断層の位置に推定され
ることもあった．しかし，樺森断層は前期白亜紀の突柴
森岩体に切られており，古第三紀以降の地質体を切る小
本川断層の直接の延長とはみなせない． 
本報告の調査で断層露頭は未確認だが，地形的に明瞭
なリニアメントが認められる．国境断層を境に，南東側
では国境峠北方–袰綿–二升石北方を結ぶ崖線あるいは凹
地形として，北西側では葛巻町山岸–荒沢口及び荒沢–国
境峠を結ぶ凹地形として認識される．門図幅地域におけ
る北西端部である辰鼻–山岸間は第四系の下に伏在して
いる．国境断層より南東のセグメントでは，高角で南へ
傾斜し，幅数 10 mの破砕帯を伴う断層露頭が確認されて
いる（棚井ほか，1978；山口，1981）．断層露頭で報告され
ている断層面の姿勢は，袰綿–二升石間においてリニア
メントが標高の高い場所で北偏することとも整合的であ
る．袰綿から松橋にかけては小本川断層に並走する断層
が横道層と小川層群を切っており，断層に挟まれた範囲
では細かくブロック回転が起きている．国境断層より北
西の山岸–荒沢口間では，本報告の調査でリニアメント
付近のジュラ紀付加体泥質岩中に著しい鱗片状劈開の発
達を確認した（第 8. 2図E）．この区間では断層露頭は未
確認だが，地形との関係から断層面は高角だと推測され
る．
国境断層の南東側では，小本川断層の北側でジュラ紀
付加体を被覆する小川層群及び二升石流紋岩が見られな
いことと，ジュラ紀付加体関ユニットと高屋敷ユニット
の変位から，左横ずれ成分と北側が上昇する正断層成分
を持った断層だと判断される（山口，1981）．国境断層の
北西側では，北東側の後期ジュラ紀以降の付加年代を持
つ江刈ユニットと南西側の中期ジュラ紀の付加年代を持
つ大鳥ユニットが小本川断層を介して接する．より若い
付加年代のユニットが構造的下位に形成される一般的付
加プロセスを考慮すると，ここでも北東側が上昇する変
位のセンスを持つ．国境断層の北西側では，小本川断層
の横ずれ成分は不明である．なお，樺森断層も鉛直の変
位センスを持つが，構造的位置がより近いユニット同士
（関ユニットと江刈ユニット）を接触させている部分が
大きいため，小本川断層と比べて変位が小さい可能性が
高い．
棚井ほか（1978）は，小本川断層付近では，前期白亜紀
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以前のジュラ紀付加体の岩石及び花崗岩類の方が上部白
亜系～古第三系と比較して強い変形を受けていることを
述べた．そしてこれを基に，小本川断層が前期白亜紀以
前の地質体を切って活動した後に，古第三紀以降に再活
動したと主張した．これに従えば，活動開始時期は前期
白亜紀から後期白亜紀コニアシアン期の間である．二升
石北方では二升石流紋岩を切っており，始新世ルテシア
ン期以降まで活動が続いたことを示す．ただし現時点で
は，国境断層から北西では小本川断層が古第三紀以降に
活動した直接的な証拠はない．
小本川断層の北西延長は馬淵川沿いの低地を通り，折

おり

爪
つめ

岳
だけ

から葛巻市街に至るリニアメントに極めて低角で合
流する．このリニアメントは，中江（2018）及び中江ほか
（2021）における葛巻断層の北部と，葛巻断層の北方延長
に位置する活断層である折爪断層（Chinzei，1966）を含
む．小本川断層・葛巻断層・折爪断層が連続するならば，
全体として青森–岩手県境の名久井岳付近から岩泉市街
東方まで続く延長約 80 kmの北部北上帯における最大規
模の断層となる．これは本章 3節で記述した釜津田–夏
屋–道又断層と規模及び全体的な走向が類似したものと
なる．ただし，折爪断層は鮮新世以降に西側が上昇する
逆断層として活動しており（辻野・工藤，2018），小本川
断層の変位とは逆センスである．したがって，折爪断層・
葛巻断層・小本川断層が一連であるならば，全体が正断
層として活動した後，折爪断層のみが鮮新世以降に逆断
層として再活動したことになる．ところで，「葛巻断層」
あるいは「葛巻構造線」の名称は北部北上帯の構造発達
史研究の初期から用いられてきた（第 3章 1節を参照）も
のの様々に用法が変遷しており，再定義のためには門図
幅地域外，特に葛巻図幅地域東部の精査が必要である．
これを踏まえ，小本川断層と葛巻構造線／葛巻断層の関
係について，本報告では結論を留保する．下記では，門
図幅地域と周辺に重点を置き現在に至るまでの葛巻構造
線／葛巻断層にまつわる経緯を簡単に整理しておく．
「葛巻構造線」は島津ほか（1970）によって「葛巻地溝
帯」の西縁を区切る構造線として定義された．これは地
形のリニアメントから判断された部分も大きいが，地向
斜堆積盆を規制する概念的な区分としての性格が強く，
以降「葛巻断層」と名称変更した研究も含み，断層の位置
や性状を明確に示した例は少ない．杉本（1972）は島津ほ
か（1970）の定義を踏襲した上で，「葛巻地溝帯」の位置を
名久井岳–折爪岳–葛巻市街–門–浅内の崖線とした．こ
の際，門–浅内間を含む国境峠から南東において，島津
ほか（1970）では実際には不整合である上部白亜系・古第
三系の南西縁（第 5章参照）に引かれていたものを，上部
白亜系・古第三系の北東縁，すなわち小本川断層の位置
に変更した（杉本，1972，1974a）．また，杉本（1972，
1974a）は，上部白亜系・古第三系が分布しない国境峠の
北西では，泥這から樺森付近にかけて東側の岩泉層群

（本報告の関ユニットと大鳥ユニット）と西側の“葛巻
層”の境を葛巻構造線とした．小貫（1981）は杉本（1972，
1974a）が再定義した葛巻構造線を葛巻断層と改称した．
ただし，小貫（1981）では葛巻断層を小本川断層の北西に
連なるものとして両名称を併用したが，両者の区別は明
確に定義されていない．さらに，杉本（1972，1974a）及び
小貫（1981）においては，葛巻構造線／葛巻断層が国境峠
の北西側で前期白亜紀花崗岩類に切られている一方で，
南東側では前期白亜紀～古第三紀の地質体を切っている
ことついて，詳細な説明がされていない．大上・永広
（1988）などでは，小貫（1969）や山口（1981）の小本川断
層も含めた，杉本（1972）が再定義した葛巻構造線と同義
のものとして葛巻断層を用いた．中江（2018）は，葛巻図
幅地域東部と陸中関図幅地域南西部で，西側に“葛巻コ
ンプレックス”が，東側に本報告の関ユニット及び大鳥
ユニットに相当する地層が分布する断層を葛巻断層とし
た．その後中江ほか（2021）はこれを踏襲した上で，葛巻
図幅地域と陸中関図幅地域の境界部の平庭岳南西におい
て，杉本（1972）の葛巻構造線よりやや南西の位置に，関
コンプレックス（本報告の関ユニット）の粘板岩質泥岩・
珪質泥岩と“葛巻コンプレックス”の千枚岩質混在岩の境
界として葛巻断層を定めた．しかし本報告では，中江ほ
か（2021）が“葛巻コンプレックス”と関コンプレックス
とした地層をともに江刈ユニットに改めており，葛巻断
層を想定する根拠も得られなかった．上記の様に，葛巻
構造線／葛巻断層は，北西部の葛巻図幅地域周辺と南東
部の門図幅地域周辺で定義や性状の一貫性が十分に確認
されていない．その上，地理名称の由来でもある葛巻周
辺，特に門図幅地域に近い部分で断層の位置や性状に議
論の余地が大きい．このため，葛巻構造線／葛巻断層を
再定義し，小本川断層との関係を論じる材料が不足して
いる．

8. 5　北東–南西～東西系断層

北東–南西～東西の走向を持つ断層をまとめて本項目
で扱う．ただし，活動時期の観点からは複数系列の断層
が含まれる可能性がある．北東–南西～東西系断層は，主
にジュラ紀付加体の岩相分布及び同付加体中の褶曲軸を
切る．断層露頭は確認できていないが，傾斜は高角であ
ると推定される．岩相の側方連続性が比較的良い関ユ
ニットと高屋敷ユニットの安家サブユニットで認識しや
すい．特に，安家サブユニットの石灰岩は門図幅地域で
最も顕著な岩体だが，岩体境界の変位や断層に沿って石
灰岩中に形成された狭い谷が明瞭に確認できる．同じく
側方連続性の良い関ユニットの岩相も，北東–南西～東
西系の断層によって最大で 500 mの見かけの変位を受け
ている様子が確認できる．また，一般には側方連続性の
良くない他のユニットでも，大鳥–三巣子ユニット境界
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である岩谷断層や門馬ユニットの厚い玄武岩類の岩体の
変位から北東–南西～東西系の断層が見て取れる．一方，
側方連続性の良い岩体が少ない大鳥ユニットでは断層の
認定自体が困難であり，北東–南西～東西系の断層も多
くは認定されていない．一般に，北東–南西～東西系断
層の見かけの変位量は 500 m以下である．また，北東–南
西～東西系断層は見かけの変位量に対して延長が短い．
例えば，黒森山東方で安家石灰岩を切る断層は変位量が
最大の部分で 800 mあるが，3 km西に分布する関ユニッ
トのチャートは変位していない．
北東–南西～東西系断層は上記の通りジュラ紀付加体
を切っている．また，折

おり

壁
かべ

東方で関–大平断層と大越沢
断層を，上明神山南東で釜津田–夏屋–道又断層を切って
おり，ジュラ紀付加体ユニット境界断層や北北西–南南
東高角断層よりも後に活動している．門図幅地域では前
期白亜紀の北上花崗岩類の分布が広くないため北東–南
西～東西系断層との関係はほとんど分からないが，北隣
陸中関図幅地域の松ヶ沢源流部ではジュラ紀付加体の岩
相と天神森岩体の分布域から両者を切る東北東–西南西
の断層が認定できる（Muto et al.，印刷中aのFig. 2）．した
がって，北東–南西～東西系断層の少なくとも一部は，前
期白亜紀以降に活動している．さらに，下に述べる国境
断層，小屋瀬断層及び上部白亜系横道層と古第三系小川
層群を切る断層は，ルテシアン期の二升石流紋岩を切る
小本川断層を切っている．このことから，北東–南西～
東西系断層の少なくとも一部は古第三紀ルテシアン期以
降まで活動している．

国境断層　上部白亜系横道層と古第三系小川層群の西限
を断つ北東–南西系断層の存在は古くから認識されてい
たが（例えば，小貫，1956），命名はされていなかった．本

報告では，これを国境断層と命名する．棚井ほか（1978）
では国境峠断層と呼ばれたが，この名称は小貫（1969）に
よって北西–南東系の異なる断層に用いられており，村
井ほか（1984）などでも引用されているため，本報告では
用いない．断層露頭は未発見であるが，岩相分布からは
高角な断層面を持つと推定される．従来は北東–南西の
走向が想定されていたが，ジュラ紀付加体及び横道層・
小川層群の岩相分布からは，北北東–南南西に近い走向
であると推定される．本断層の西側で横道層と小川層群
が分布せず，これらの基盤をなすジュラ紀付加体が見ら
れることから，西側が上昇する変位センスを持つ．本断
層は小本川断層を切っており，門図幅地域内で認識でき
る断層の中で最も若い，古第三紀ルテシアン期以降のも
のである．同時期に活動した可能性がある断層として，
国境断層と走向が比較的近く垂直変位を持つ小規模断層
が 2条，名

な

目
め

入
いり

から中
なか

沢
ざわ

にかけて横道層と小川層群を
切っている． 

小屋瀬断層　本報告にて新たに定義する，荒沢口から小
屋瀬集落の南東，三

み

巣
す

子
ご

沢源流を通り西隣藪川図幅地域
へ抜ける北東–南西系の断層である．三巣子沢と見

み

内
ない

川
がわ

の間で三巣子ユニットを見かけ 1,500 mほど変位させて
いるが，北東へ 5 km離れた荒沢口では，小本川断層の位
置から判断される変位は見かけ約 300 mに減衰してい
る．断層露頭は未発見であるが，岩相分布からは高角な
断層面を持つと推定される．本断層の活動時期は，小本
川断層を切ることから古第三紀ルテシアン期以降であ
る．本断層が比較的明瞭なリニアメントを有することも，
門図幅地域の中で新しい断層活動であることと整合的で
ある．
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第 9章　資 源 地 質

（武藤　俊・野田　篤）

9. 1　金 属 鉱 床

9. 1. 1　銅
本銅鉱山　門図幅地域と南隣大川図幅地域にまたがる本
銅ノ沢上流域の山中に，本銅鉱山と呼ばれる銅鉱山が存
在した．本鉱山はジュラ紀付加体大

おお

鳥
とり

ユニットと前期白
亜紀堺

さかい

ノ
の

神
かみ

岩体の貫入境界付近に位置し，主な鉱床は堺
ノ神岩体分布域に生じている（竹内ほか，1953）．鉱床付
近における岩相は，堺ノ神岩体が石英閃緑岩であり，ジュ
ラ紀付加体は泥質岩を源岩とする黒雲母あるいは黒雲母
菫青石ホルンフェルスである（竹内ほか，1953）．以下，高
橋・南部（2003）を基に記述する．本銅鉱山には北から南
へ舟木・南窪・本銅・扇ノ沢の 4つの鉱床があり，門図
幅地域内に入るのは舟木鉱床である．地質図には鉱体の
位置を示している．鉱体より東側に位置する沢筋から坑
道が掘られ，採掘が行われていた（第 9. 1図A）．坑口よ
りさらに下流には，選鉱所などの鉱山施設があった（第
9. 1図B）．舟木鉱床は本銅鉱山の鉱床の中で唯一，ホル
ンフェルス中にも鉱床が分布することが知られる．走向
がN20–40°E，傾斜が北西に 60–70°の鉱脈が 10条程度存
在する．主な鉱脈は 5条あり，幅は数 10 cm～1 m程度で
ある．中～深熱水性割れ目充填鉱床に分類され，初生鉱
石鉱物は黄鉄鉱，黄銅鉱，磁硫鉄鉱などからなり，しば
しば緑れん石やざくろ石を含む．また，二次酸化帯に属
し，鉱石は主成分として珪孔雀石・褐鉄鉱，副成分とし
て赤鉄鉱・黒銅鉱・輝銅鉱・銅藍・孔雀石・藍銅鉱を含
む瀝青銅鉱である．銅品位は 0.5–2.%程度で，金・銀も
含んでいる．
本鉱山が発見された経緯は不明だが，1573年には南部

藩の下で既に稼働していたと言われる（関口，1980年）．
1904年の直後に一時閉山したが，1912年に東亜鉱業会社
により再稼働され（関口，1980），1938–1945年に金銅精鉱
の記録がある（岩手県鉱山誌編集員会，1950）．その後，
1948年に台風の被害などもあり閉山した（関口，1980）．

田山鉱山　門図幅地域南部の田山周辺には金・銀・銅を
採鉱した田山鉱山と呼ばれる鉱山があった（関口，
1980）．堺ノ神岩体に関連する，本銅鉱山の鉱床の延長あ
るいはそれと同質の鉱床とみられるが，記録がほとんど
ないため詳細は不明であり，稼働の歴史についても本銅
鉱山と同じ頃に始まったと推測されているにとどまる
（関口，1980）．

9. 1. 2　マンガン
遠
とお

矢
や

場
ば

鉱山　門図幅地域北西部に位置する葛巻町江
え

刈
かり

遠
矢場の南の山中に存在したマンガン鉱山である．以下，
岩手県鉱山誌編集員会（1950）及び南部ほか（1969）に
従って記述する．鉱床はジュラ紀付加体大鳥ユニットに
属するチャートと泥質岩の境界部に胚胎される．本鉱山
周辺の地域では，大鳥ユニットのチャートは一般に灰白
色層状だが，鉱床付近では黒色塊状を呈する．南北 2ヶ
所に鉱床があり，北山鉱床及び南山鉱床と呼ばれた．鉱
脈は北山鉱床で幅 2–3.m，南山鉱床で幅 20–60.cmである．
前者では幅数cm～10数cmの高品位二酸化マンガン鉱が
見られるが，大部分は二酸化マンガン鉱と石英の混合し
た低品位鉱からなる．1940年に北山鉱床で稼業が開始さ
れ，終戦時に一旦休業したが，1950年に再稼業した．東
邦鉱発株式会社，東方電化株式会社などの経営移管を経
て，1964年に南山鉱床の開発が行われた．厳密な時期は
不明だが，その後閉山した．北山鉱床では露天掘り及び
切坑から，南山鉱床では坑道から採鉱された．1945年の
終戦までには延べ約 300 tを，1952年からの 2年間にも
計 300 tを出鉱したと言われる．

安
あっ

家
か

鉱山　門図幅地域北東部の岩泉町安家栗山付近に存
在したマンガン鉱山であるが，位置などの詳細は不明で
ある（関口，1980）．

9. 1. 3　砂鉄
門図幅地域を含む岩泉町と周辺地域では古くから砂鉄
の採集が行われており，鉄山としての記録は江戸時代ま
で遡ることができる（関口，1980）．門図幅地域内では安
家周辺，穴沢周辺などに鉄山の記録がある（関口，1980）．
ただし，製鉄炉を「鉄山」と呼称している場合も多く，立
地から採掘対象は川砂であると推測されるが，対象鉱物
や位置などは不明である．

9. 2　非金属鉱床

9. 2. 1　耐火粘土
門図幅地域には，“岩手鉱山”や“岩手粘土鉱山”の名
称で知られている日本を代表する耐火粘土鉱山がある．
特に古第三系小

こ

川
がわ

層群の硬質粘土は，良質なカオリンを
産し，Al2O3に富み，耐火度が高いことから，古くから
盛んに開発されてきた．
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小川層群下部～中部（小松層と名
な

目
め

入
いり

層）にかけて，
“フリントクレー”と呼ばれる耐火度の高い“硬質粘土”
（耐火度はSK34–36）とやや低い“軟質粘土”（SK30–33）が
耐火物原料として採掘されていた（平山，1947；村岡，
1949，1954；野口，1950；佐藤ほか，1952；山内・上田，
1953；村岡，1954；佐藤，1967；竹内ほか，1962；藤井，
1970，1978；清水，1972；日本粘土鉱業株式会社，1979；
藤貫ほか，1985）．稼行対象となっていたのは，主に小松
層の硬質粘土と名目入層中

なか

沢
ざわ

挟炭部層の 1番層～2番層
と呼ばれる石炭に付随する軟質粘土で，加えて大久保層
大久保シルト岩部層の“ソフトクレー”と称される粘土
（SK28–31）も含まれる（仙台通商産業局非金属鉱物資源
調査委員会，1984）．
硬質粘土は，小松層に 1–5.mの厚さで発達する粘土質
岩で，炭質物の含有量によって，黒褐色～褐色～暗灰色
～青灰色と変化する（日本粘土鉱業株式会社，1979）．硬
質粘土は，大部分が結晶度の高いカオリナイトからなり，
ほとんど不純物を含まず，極めて堅硬・緻密かつ可塑性
はない（藤井，1983）．Al2O3含有率は 30 %を超え，38 %

に及ぶ（藤井，1970）．また，K2O/Na2O比が異常に低く，
他の砕屑性粘土に見られる様なAl2O3/Na2O比との相関を
示さない．以上から，凝灰岩の風化分解物（化学組成で
はカオリナイトにきわめて近いものと考えられる）が流
れの少ない沼地に堆積し，続成作用によってカオリナイ
ト化したものと推定されている（藤井，1970，1978）．ま
た，硬質粘土からは，低品位ではあるがオイルシェール
の産出が報告されている（藤貫ほか，1985）．
軟質粘土は，中沢挟炭部層に挟在する石炭層に伴う青
灰色～黄褐色の粘土層で，比較的軟質で若干の可塑性が
あり，カオリナイトと石英を主成分とし，有機物も多い
（竹内ほか，1962；日本粘土鉱業株式会社，1979；藤井，
1983）．Al2O3含有量は 29–33.%程度を示す（佐藤，1967；
伊藤ほか，1983）．稼行層は 1番層と 2番層と呼ばれる 2
枚であり，特に 1番層に見られる石炭層の上盤粘土は良
質（SK33以上）で岩手A粘土として採掘されてきた（村
岡，1949；竹内ほか，1962；藤井，1970）．1番層の層厚
は，下盤粘土 1 m，石炭 0.6.m，上盤粘土 0.8.mで，平均
2.5.mである．2番層は，1番層の 10 mほど上位にあり，

第 9. 1図　門図幅地域内の鉱山跡地
（A）本銅鉱山舟木鉱床の立入坑跡．（B）本銅鉱山の選鉱場跡．（C）岩手鉱業所の露天掘跡（名目入）
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炭質頁岩（SK33–34）と粘土（SK31–33）との互層で，層厚
1–3.mで変化する（日本粘土鉱業株式会社，1979）．
ソフトクレーは，大久保シルト岩部層の下部に発達す

る粘土層であり，いわゆる 4番層，5番層と呼ばれてい
た層準に相当する（棚井ほか，1978；日本粘土鉱業株式
会社，1979）．カオリナイトを主とするがイライト及びイ
ライト /モンモリロナイト混合層鉱物を含む（棚井ほか，
1978；日本粘土鉱業株式会社，1979；仙台通商産業局非
金属鉱物資源調査委員会，1984）．
通称“赤盤”あるいは“赤盤粘土”と呼ばれる赤褐色～

暗赤褐色を呈する小松層の赤色岩類は，カオリンを主と
し，耐火度はSK30–34と高く，またAl2O3の含有率が高
いために資源として注目されてきた．しかし，鉄の含有
量が高いことから，脱鉄のための技術開発等が模索され
たが，利用には至っていない（藤井，1983；伊藤ほか，
1983；仙台通商産業局非金属鉱物資源調査委員会，
1984；小野寺ほか，1986）．

岩手鉱山　岩手鉱山は明治以来，小川層群名目入層など
の石炭を対象とした小規模な鉱山であったが，1938年に
優秀な耐火粘土の存在が確認されると，石炭に加えて耐

火粘土の採掘が開始された．その後，1948年に社名を岩
手窯業鉱山株式会社と変更し，更に 1955年には日本粘土
鉱業株式会社となった（村岡，1949；岩手県，1961）．1961
年には硬質粘土 379,000 t，軟質粘土 404,000 t，硬質シャ
モット 179,000 t，軟質シャモット 141,000 tの生産量を記
録している（竹内ほか，1962），しかし，時代につれての
需要減少を受け，1996年に鉱脈の採掘を終了，2009年に
施設などを整理し閉山となった（第 9. 1図C）．地質図で
は主な採掘対象があった位置を示した．

9. 2. 2　石炭
鉱山の開発は耐火粘土よりも古く，1910年頃から開発
が開始されたとされる（山根，1915）．1921年に東北炭鑛
株式会社が設立，その後岩手炭鑛鉄道株式会社が継承し，
石炭を採掘した．名称は小川炭鉱としても知られる（高
橋・南部，2003）．主な鉱床は小川層群名目入層の下部に
あり，鉱床は 1番層や 2番層と呼ばれていた．生産量は，
1947年時点で月産 15,000 t（平山，1947），1961年時点で
は月産 500–800.t（岩手県，1961）であった．上記の粘土鉱
山以前に閉山している．
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付図 1　門図幅地域の地名図
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付図 2　ジュラ紀付加体中のルートマップと見かけ柱状図ルート，半遠洋性堆積岩及び海溝充填砕屑岩の年代試料の採取位置を示
した位置
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Geology of the Kado District

MUTO Shun1, NODA Atsushi1, NISHIOKA Yoshiharu1

ABSTRACT

Outline

The area of the 1:50,000 map of the Kado District is situated in the northern part of the Kitakami Mountains, between 39°50′10.1″N 
to 40°0′10.1″N and 141°29′47.2″E to 141°44′47.1″E. The geology of the district comprises Jurassic accretionary complexes of the North 
Kitakami Belt, the Kitakami Granitoids and dike rocks of Early Cretaceous age, the fluvial and terrestrial sedimentary rocks of the Upper 
Cretaceous Yokomichi Formation and the Paleogene Kogawa Group, Paleogene volcanic rocks, and Quaternary deposits, in chronological 
order (Figs. 1 and 2). The Jurassic accretionary complex forms the basement of the entire Kado District. The Kitakami Granitoids are 
distributed sporadically from the northwest to southern part of the district. Mappable bodies of Early Cretaceous dike rocks are found 
limitedly in the southwest and central areas. The Yokomichi Formation and Kogawa Group lie along a narrow basin that extends from 
the centre of the district to its southeast corner. Paleogene volcanic rocks occur limitedly in the southeast part of the district. Quaternary 
deposits are found on gentle mountain slopes and along rivers or valleys.

Jurassic accretionary complex

The Jurassic accretionary complex belonging to the North Kitakami Belt is divided into six tectonostratigraphic units: The Kadoma, 
Misugo, Otori, Seki, Takayashiki and Ekari units in structurally descending order.
The Kadoma Unit is distributed in the southwest corner of the Kado District (Fig. 1). It is a mixed facies composed of basaltic rocks, 

chert, siliceous mudstone, tuffaceous mudstone and sandstone within a matrix of muddy mixed rocks. Muddy rocks with cm- to mm-
sized tuffaceous, silty and sandy fragments or layers are characteristic components of this unit. This unit is also characterized by bodies 
of basaltic rocks and chert including red chert that both exceed 100 m in thickness. The apparent thickness of the Kadoma Unit in the 
Kado District is about 2,800 m, but the unit extends southwest for 20,000 m in apparent thickness to the southwestern margin of the 
North Kitakami Belt. In this unit, basaltic rocks are Pennsylvanian, chert is Pennsylvanian to Lower Jurassic, and clastic rocks are 
Rhaetian (Upper Triassic) to probably Aalenian (Middle Jurassic) (Fig. 2). 
The Misugo Unit is newly defined herein. The type locality is along the Minai River north of Mt. Kamimyojin. This unit is a mixed 

facies composed of a muddy mixed matrix with intercalations of light green claystone and rare and small bodies of basaltic rocks, chert 
and sandstone. The apparent thickness of this unit is about 1,300 m. Age data is very poor for this unit; only a questionable report of 
Permian conodonts from chert is available.
The Otori Unit has a distribution that covers around 60 % of the Kado District (Fig. 1). This unit is divided into two subunits: the 

Okoshizawa Subunit in the structurally basal part and the Osakamoto Subunit in the structurally upper part. The two subunits are largely 
in fault contact with each other. The Okoshizawa Subunit is composed of coherent sequences of chert and siliceous mudstone and has 
an apparent thickness of less than 800 m in the Kado District. The Osakamoto Subunit is a mixed facies composed of a muddy matrix 
containing bodies of chert, siliceous mudstone, felsic tuff and sandstone, along with rare bodies of basaltic rocks and limestone. The 
apparent thickness of this subunit is around 12,000 m. In this unit, chert and associated siliceous rocks are Moscovian (Pennsylvanian) 
to probably Lower Jurassic, siliceous mudstone is Toarcian (Lower Jurassic) to Bathonian (Middle Jurassic), and clastic rocks are 
Aalenian to Bathonian (Middle Jurassic) (Fig. 2). The age of siliceous mudstone and clastic rocks becomes progressively younger to the 
northeast.
The Seki Unit is distributed in a narrow band in the eastern part of the Kado District (Fig. 1). It is also present in the northwest part 

due to a large-scale fold (the Hiraniwadake Syncline). This unit is a coherent chert–clastic sequence composed mainly of chert, siliceous 
mudstone, mudstone and sandstone in ascending order, although the latter three lithologies are partly or entirely missing in some parts. 
Basaltic rocks occur in very small portions in the southern part. In this unit, chert is Cisuralian to probably Lower Jurassic, siliceous 
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mudstone is Bathonian to probably Oxfordian, and clastic rocks are Oxfordian (Upper Jurassic) (Fig. 2).
The Takayashiki Unit is mostly distributed in the eastern part of the Kado District, but a very small area of mixed rocks in the 

northwest part is also assigned to this unit (Fig. 1). This unit is divided into two subunits: the structurally lower Akka Subunit and the 
structurally upper Matsugasawa Subunit. The two subunits are in contact with each other by faults. The Akka Subunit is a coherent 
sequence of basaltic rocks, limestone and chert in ascending order, although the basaltic rocks are not distributed in the Kado District. 
The Matsugasawa Subunit is a mixed to broken facies composed of a muddy matrix and bodies of basaltic rocks, limestone, chert, 
siliceous mudstone, felsic tuff and sandstone. Characteristic lithofacies of this unit include conglomerate and mudstone with coherent to 
broken beds of sandstone. In this unit, limestone is Upper Triassic and Upper Jurassic, chert includes the Norian (Upper Triassic) and 
clastic rocks include the Kimmeridgian (Upper Jurassic) (Fig. 2).
The Ekari Unit is newly defined herein. It is distributed in the northwest part of the Kado District, bounded by the NW–SE-trending 

Omotogawa Fault and the NNW–SSE-trending Kabamori Fault (Fig. 1). This unit is a mixed to broken facies composed of a muddy 
matrix containing bodies of limestone, chert, siliceous mudstone and felsic tuff. Characteristic lithofacies of this unit include mudstone 
with coherent to broken beds of sandstone. In this unit, limestone is partly Permian and siliceous mudstone includes the Kimmeridgian 
(Upper Jurassic) (Fig. 2).

Early Cretaceous plutonic rocks (Kitakami Granitoids) and dike rocks

The Kitakami Granitoids in the Kado District consist of five plutonic bodies: the Tenjinmori, Tsukushimori, Yuzawashika, Sunako and 
Sakainokami bodies (Figs. 1 and 2). The Tenjinmori Body can be found in the northern part, where the southern tip of this body is 
exposed. It is composed mostly of hornblende-biotite tonalite. The Tsukushimori Body is distributed in the northwest part of the district. 
It is composed largely of biotite-hornblende tonalite to granodiorite, and is accompanied by a minor portion of mafic rocks comprising 
hornblende gabbro and hornblende quartz diorite. The Yuzawashika and Sunako bodies are distributed near the centre of the Kado 
District. The former is composed of hornblende quartz diorite to granodiorite with hornblende quartz gabbro, while the latter is composed 
mainly of biotite-hornblende tonalite to granodiorite. The Sakainokami Body is seen in the southern part of the district, where the 
northern tip of this body is exposed. It is mostly composed of hornblende diorite and biotite-hornblende quartz diorite, both sometimes 
containing clinopyroxene.
The Kitakami Granitoids caused widespread contact metamorphism in Jurassic accretionary complexes in the Kado DIstrict. Contact 

metamorphic rocks containing andalusite and/or cordierite in addition to biotite are found limitedly close to the Tenjinmori Body and the 
Kawaguchi Body in the northeast neighbouring district. Contact metamorphic rocks containing biotite and sometimes garnet occur in a 
zone within around 3 km of all plutonic bodies. Furthermore, biotite-bearing contact metamorphic rocks are found outside this zone, 
with no clear relation to the distance from the surface distribution of granitoid bodies.
Early Cretaceous dike rocks are distributed throughout the Kado District, but are mostly less than 1 m thick. The lithology of the dikes 

is extremely various both in composition and texture. Notable varieties include clinopyroxene andesite, porphyric biotite-hornblende 
tonalite, porphyric quartz diorite, hornblende dacite and porphyric diorite with 1 cm-sized plagioclase. Only porphyric biotite-hornblende 
tonalite and hornblende dacite occur as mappable bodies.

Upper Cretaceous to Paleogene sedimentary rocks (Yokomichi Formation and Kogawa Group)

The Yokomichi Formation (Upper Cretaceous) and the Kogawa Group (Paleogene) are distributed in the central part of the Kado 
District along the Omoto River. The Yokomichi Formation is mainly composed of conglomerate, sandstone and siltstone with felsic tuff, 
carbonaceous mudstone and coal. The Kogawa Group is a Paleogene terrestrial sequence that disconformably overlies the Yokomichi 
Formation, which is mainly composed of tuff, tuffaceous sandstone, mudstone, conglomerate, sandstone and siltstone with carbonaceous 
mudstone and coal. 
The Yokomichi Formation is divided into the lower part including conglomerate and sandstone and the upper part composed of 

sandstone and siltstone with tuff, carbonaceous mudstone and coal. The maximum thickness is about 120 m. The base of this formation 
is an angular unconformity eroding into Jurassic accretionary complexes. The strata are considered to be fluvial and floodplain deposits 
of the Coniacian to Santonian stage, which is evidenced by plant fossils suggesting the Late Cretaceous and ca. 86 Ma of zircon U–Pb 
ages obtained from tuff beds in the upper part. The Yokomichi Formation can be compared with the Sawamawari Formation in the 
Iwaizumi district and the Kunitan Formation of the Kuji Group in the Kuji area.
The Kogawa Group is the Paleogene terrestrial sequence that disconformably overlies the Yokomichi Formation. This group is 

divided into four formations, the Komatsu, Nameiri, Okubo and Ikatoge formations in stratigraphic order. The sedimentary thickness is 
more than 800 m. Based on plant fossils and zircon U–Pb ages obtained from tuff beds in the Komatsu and Nameiri formations, the 
depositional age of this group is considered to be Thanetian of the late Paleocene to Ypresian of the early Eocene or later. Abundant plant 
fossils and coal seams suggest that the depositional environment was fluvial to lacustrine. This group is comparable with the Shimizugawa 
Formation in the Iwaizumi area and the Noda Group in the Kuji area.
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Paleogene volcanic rocks

Paleogene volcanic rocks have a very small distribution mainly in the southeast part of the Kado District. They consist of the Nishoishi 
Rhyolite, Matsuhashi Rhyolite, and the Matsuhashi Andesitoids (Figs. 1 and 2). The Nishoishi Rhyolite is distributed around Nishoishi 
and intrudes into Jurassic accretionary complexes. It contains phenocrysts of plagioclase, hornblende and sometimes altered cordierite. 
A U–Pb age of ca. 44 Ma from zircons indicates a Lutetian (Eocene) age. The Matsuhashi Rhyolite is distributed in Matsuhashi and 
intrudes into Jurassic accretionary complexes and the Upper Cretaceous Yokomichi Formation. It contains phenocrysts of plagioclase 
and hornblende. The Matsuhashi Andesitoids are distributed in Matsuhashi and Horowata. In the former, the andesitoids mostly intrude 
into the Yokomichi Formation, while in the latter, the andesitoids intrude into Jurassic accretionary complexes. The Matsuhashi 
Andesitoids are composed of olivine phenocryst-bearing andesite and aphyric andesite, which are both characterized by high Mg content. 
Although the age of the Matsuhashi Rhyolite and Matsuhashi Andesitoids are not directly measured, their close relationship with the 
Nishoishi Rhyolite and related volcanic rocks in the Kitakami Mountains suggests a similar age.

Quaternary 

The Quaternary deposits in the Kado District are composed of the following six types: the summit area gentle slope deposits, piedmont 
area gentle slope deposits, the upper fluvial terrace deposits, the valley-fill gentle slope deposits, the lower fluvial terrace deposits and 
the floodplain and valley floor deposits. The summit area gentle slope deposits form gentle slopes of mountaintops area. They are mostly 
distributed around the Hayasaka Highland and are composed of angular gravel, mud with angular gravel and volcanic ash with angular 
gravel. The piedmont area gentle slope deposits are distributed on gently sloping foothills. They are composed of angular to sub-angular 
gravel, mud with angular to sub-angular gravel and volcanic ash with angular to sub-angular gravel. Both the summit area  and piedmont 
area gentle slope deposits are considered to be derived from periglacial activity during the last glacial (Late Pleistocene) and older glacial 
periods (Chibanian). The upper fluvial terrace deposits are distributed fragmentarily along the Omoto River on terraces that stand 15–30 
m higher than the present riverbed. The deposits consist of gravel and sand at least a few meters thick, and are thought to have been 
formed during the last glacial (Late Pleistocene). Sediments of a higher terrace standing 35–60 m higher than the present riverbed in 
Nishoishi, which is thought to have formed during glacial periods in the Chibanian, are also included in the upper fluvial terrace deposits. 
The valley-fill gentle slope deposits are distributed in tributaries of main rivers (the Omoto, Akka and Mabechi rivers) and small valleys. 
The deposits include those of poorly developed periglacial slopes and Holocene fluvial and talus deposits, which are topographically 
difficult to differentiate. Thus, the age of the deposits ranges from the Chibanian to the Holocene. The lower fluvial terrace deposits are 
distributed along the Omoto and Akka rivers forming terraces that stand a few to 20 m higher than the present riverbed. The deposits 
consist of gravel, sand and mud around a few meters thick, and are thought to have been formed during the post-glacial period (Holocene). 
The floodplain and valley floor deposits are distributed along the Omoto, Mabechi and Akka rivers. Those along the Mabechi River are 
the most well-developed. The deposits are mostly composed of unconsolidated gravel, sand and mud, and are probably around a few 
meters thick.

Geological structures

The main features of the geological structures in the Kado District are the following: tectonic stacking of Jurassic accretionary units 
by unit-boundary faults, km-scale folding of Jurassic accretionary units, NNW–SSE high-angle faults, the Omotogawa Fault and NE–
SW to EW faults including the Kunizakai and Koyase faults of Paleogene or younger age.
The unit boundary faults of the Jurassic accretionary complex are the Kamimyojinyama Fault between the Kadoma and Misugo units, 

the Iwaya Fault between the Misugo and Otori units, the Okoshizawa Fault between the Otori and Seki units, and the Seki–Odaira Fault 
between the Seki and Takayashiki units. Unit boundary faults that bound the Ekari Unit is not identified, because the Ekari Unit has been 
displaced to its present position by the Kabamori and Omotogawa faults. The unit boundary faults all have fault planes near parallel to 
the structure of the Jurassic accretionary complexes and are thought to be originally thrust faults.
The km-scale folds in the Jurassic accretionary complex are the Kuzugata Anticline, Hiraniwadake Syncline and the Ekari Anticline. 

All have NW–SE-trending fold axes and fold the tectonically stacked structure of the Jurassic accretionary units. The Kuzugata Anticline 
is an overturned and isoclinal fold while the other two are not overturned and are tight to gentle. The Hiraniwadake Syncline and the 
Ekari Anticline become indistinct in the southern part of the Kado District.
The NNW–SSE high-angle faults are the Kabamori, Kuriyama, and Kamatsuta–Natsuya–Michimata faults. The three faults have 

similar attitudes of fault planes, but their length and age are different. The Kabamori fault extends ca. 10 km, cutting the Jurassic 
accretionary complexes of the Ekari, Otori, Seki and Takayashiki units, and is intruded by the Early Cretaceous Tuskushimori Body. This 
fault has vertical displacements that brought the Ekari Unit from its original structurally lower position to its present position. The 
Kuriyama Fault is the smallest of the three faults, being only 6 km long. It cuts the Jurassic accretionary complexes of the Takayashiki 
Unit, as well as the Early Cretaceous Tenjinmori Body. The Kamatsuta–Natsuya–Michimata Fault is the largest of the three faults and 
extends southward for ca. 50 km. It cuts the Jurassic accretionary complexes of the Kadoma and Misugo units.
The Omotogawa Fault bounds the Yokomichi Formation, Kogawa Group and Nishoishi Rhyolite at their northern margin. In its 
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northwest part, the Omotogawa Fault bounds the Otori and Ekari units of the Jurassic accretionary complex. The fault plane dips at a 
high angle to the south. The fault is a normal fault also with a sinistral lateral displacement. The activity of the fault continued to later 
than the formation of the Nishoishi Rhyolite at ca. 44 Ma, and ceased at least before the Quaternary.
The NE–SW to EW faults are found throughout the Kado District. These include the Kunizakai and Koyase faults that are younger 

than the Omotogawa Fault. Faults that cut Early Cretaceous granitoids are also included in this group. Most faults of this group only cut 
Jurassic accretionary complexes, and may have an older age. The Kunizakai and Koyase faults represent the youngest tectonic activity 
in the Kado District. They cut the Omotogawa Fault, and is therefore Paleogene or younger. Both the Kunizakai and Koyase faults do 
not displace Quaternary deposits and are not active faults.

Resource geology

The main geological resources in the Kado District are copper, manganese, iron, coal and clay. However, none of these are mined at 
present. Copper was mined in the Hondo and Tayama mines that targeted ores formed along the margin of the Sakainokami Body. 
Manganese was mined in the Toyaba Mine that targeted ores within chert in the Jurassic accretionary complex of the Otori Unit near 
Toyaba, Kuzumaki Town. Manganese was also mined in the Akka Mine near Kuriyama, Iwaizumi Town, but its details are not known. 
Iron was obtained in the form of iron sand along rivers. Some of the notable iron sand mines were in Akka and Anazawa, both in 
Iwaizumi Town. Both clay and coal were mined from the Kogawa Group. The coal mine was known as the Kogawa Coal Mine and was 
active from around 1910 to around 1960. The clay mine was known as the Iwate Mine or Iwate Clay Mine, famous for its fireclay. In 
particular, the “hard clay” of the Komatsu Group in the Kogawa Group had been actively exploited because it produced high-quality 
kaolin rich in Al2O3, which had high fire resistance. However, as demand declined, the mining ended in 1996, and operations completely 
closed in 2009.
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Fig. 2
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裏表紙写真説明：折壁岳南方の放牧地から望む安家川上流域の山稜
北上山地は標高の揃ったなだらかな頂部の山稜とそれを下刻するV字谷で特徴付
けられ，門図幅地域の地形にもその特徴がよく表れている．狭いV字谷底部の平地
は面積が限られるため，頂部に広がる緩やかな土地を焼畑や放牧に利活用するよ
うになったと言われ，現在でも夏季には北東北の名産の一つである短角牛などの
放牧が行われている．写真左奥の穴目ヶ岳（標高 1,167.6.m）と中央右の折壁岳（標
高 1,076.3.m）は，門図幅地域内の主な山頂である．

The topography of the Kado District well represents that of the Kitakami Mountains, which 
is.characterized.by.gentle.summits.with.similar.heights.incised.by.V-shaped.valleys..It.is.
said.that.the.limited.availability.of.flat.areas.at.the.bottom.of.the.narrow.V-shaped.valleys.
led to the use of gentle summit areas for farming and pasturage, and this is still inherited 
today in the form of pasture of cattle including the Tankakugyu (short-horned cattle) 
famous.in.the.northern.Tohoku.Region..Mt..Anamegatake.(alt..1,167.6.m).and.Mt..Orikabe.
(alt..1,076.3.m),.respectively.in.the.left.and.center.right.of.the.photo.are.some.of.the.main.
peaks.in.the.district.
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