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地 域 地 質 研 究 報 告
5 万分の 1 地質図幅
新潟 ( 7 ) 第 1 6 号

（昭和 62 年稿）

角 田 地 域 の 地 質

藤田至則 *　・加納　博 **

滝沢文教 ***・八島隆一†

角田地域の地質図幅の研究は，昭和 60・61 年度の特定地質図幅の研究として行われたが，本研究のう

ち，特に花崗岩類と変成岩類については，昭和 50 年度に実施した地質図幅の研究を基礎としている．共

同研究者のうち，加納が変成岩類及び深成岩類を，滝沢が割山隆起帯の先第三系，藤田と八島が新生界

をそれぞれ分坦し，全体のまとめは藤田と加納が行った．

野外調査に当たっては，信州大学理学部地質学教室の黒田吉益氏，東北大学教養部地学教室の生出慶

司氏，秋田大学鉱山学部鉱山地質学教室の丸山孝彦氏，岩手大学工学部資源開発工学教室の大上和良氏，

新潟大学積雪地域災害研究センターの高浜信行及び鈴木幸治両氏，広島大学理学部地質学鉱物学教室の

矢野孝雄氏，ジャパン石油開発株式会社の柴崎俊明氏の援助を賜わった．変成岩・深成岩の調査では，

秋田大学学生（当時）の猪俣幹夫・菊地康浩両氏の協力を得た．また宮城県立気仙沼高等学校の砂沢準助

氏の東北大学理学部岩石鉱物鉱床学教室における卒業研究も貴重な参考資料となった．また，文献につ

いて，元東北大学養部教授の山岡一雄博士，野外での写真撮影の一部は新潟大学積雪地域災害研究セ

ンターの鈴木幸治氏に，それぞれ協力していただいた．以上の方々に心から感謝の意を表する．

なお，新第三系及び第四系の原稿とりまとめに際し，地質部柳沢幸夫・吉岡敏和両技官から貴重な資

料の提供と示唆を受けた．花崗岩の化学分析は元技術部の川野昌樹氏，薄片作成は秋田大学鉱山学部鉱

山地質学教室の鈴木幹郎氏及び地質調査所の大野正一（元技術部：現国立極地研究所）・村上　正（元技術

部：故人）及び宮本昭正の各技官が担当した．

Ⅰ．　地　　形

本図幅地域内で，最も顕著な地形をなすものは，地域のほぼ中央部を南北に走る幅数 km の丘陵性山
か ろう

地で，割山隆起帯（生出・藤田，1975）と呼ばれている（第 1 図）．山地の標高は地域南部の鹿狼山
みょうつう

（430.1m）で最も高く，北に漸次低くなり，北縁は阿武隈川右岸に達する．また，明通峠・高瀬峠・福
すず う

田峠・鈴宇峠・大沢峠などの幾つかの鞍部があり，隆起帯を横断して東西を結ぶ道路が通じている．山

地を開析する水系も東西方向のものが多い．この隆起帯は，山麓部は若い第三紀層からなるが，中軸部

には先第三紀の堆積岩層と花崗岩類が露出しており，成因的には構造性地塁山脈である．このような山

地は，本地域から更に南方へ続いている．

割山隆起帯を境として，本地域の西半部は，よく開析された丘陵性山地と，阿武隈川本支流沿いに発

達した低地からなる．山地は，阿武隈川の左岸では低くて緩い起伏の老年期地形を示すが，阿武隈川よ

り南部の花崗岩地帯では比較的急峻な壮年期谷地形が見られる．山地の最高点は堂平山（515.7m）であ

*新潟大学積雪地域災害研究センター（昭和 50年度併任）

**秋田大学鉱山学部鉱業博物館（昭和 50年度併任）

***地　質　部

†福島大学教育学部地学教室
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るが，地域西南隅の鷲ノ平付近及び丸森市街地の西方には，天明山層の玄武岩溶岩からなる台地状地形

がみられる．天明山層の火山噴出物は，低地に独立した火山砕屑丘をつくることがある（第 2 図）．
こ おり

阿武隈川は，西隣りの桑折図幅地域から，いわゆる阿武隈ラインの峡谷をつくって東流し，本地域に

入ったところで広い氾濫原をつくる．しかし，まもなく流路を大きく曲げて，割山隆起帯と角田市街地

の西方山地の間に発達する沖積平野を北流する．この平地を角田盆地という．ここには角田市街地と広
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い水田地帯が発達している．この盆地は，元来は構造性陥没盆地であるが，盆地内外の岩層の浸食抵抗

の差によって，あたかも中新世の陥没構造が，そのまま現在の地形に現われたように見られる．
き じ お ご ふくだに

地域西南部の山地には，阿武隈川支流の雉子尾川・内川・五福谷川などが北流し，これら支流の周辺

にも小規模な沖積地が発達し，沖積地縁辺の丘陵地先端には，低位 -中位河成段丘が見られる．

一方，割山隆起帯の東側の太平洋岸地帯には，3 段の更新世海成段丘からなる低い丘陵地と，山地か

ら東流する小河川に沿った沖積地が発達する（第 3 図）．また，北部海岸沿いには砂丘・沿岸州及び小規

模な潟湖が見られ，海岸は直線的で遠浅である．しかし，南部海岸の一部には，波蝕崖をもった岩石海

岸が発達する．

Ⅱ．　地　質　概　説

角田図幅地域は，阿武隈山地北東縁部に位置し，主として白亜紀花崗岩類，新第三紀堆積岩類，時代

未詳古期変成岩類・堆積岩類から構成され，ほかに，中生層や新第三紀火山岩類が小分布する．本図幅

地域の地質を総括して第 1 表に示す．

本図幅地域の諸岩類や地層は，南側に隣接する相馬中村図幅地域に古期岩類が模式的によく発達する

ことから，広域的な地質的位置づけとして「相馬地方」に包含されることが多い．

Ⅱ．1　阿武隈東縁構造帯の基盤変成岩

本図幅地域の最も古期の岩石として先デボン系とみなされる変成岩類が点在する．ここではこの変成

岩類の地質学的位置づけのために阿武隈山地の変成帯・地帯区分について解説しておく．

阿武隈山地は，先第三紀古期岩地塊であり，大部分は白亜紀に迸入した花崗岩類からなるが，山地主
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部の御斎所竹貫地方をはじめ，山地東部の相

馬及び八茎地方などには基盤変成岩類が露出

する．これらの変成岩類の多くは時代末詳で

あるが，最近御斎所変成岩の一部からジュラ

紀の放散虫化石が見出されている（HlROI et

al., 1987）．また，デボン - 二畳系の古生層

が，相馬及び日立地方などに分布している．

阿武隈山地の東縁は双葉破砕帯（又は双葉

断層）で境される（第 4 図）．双葉破砕帯は，

北部では本図幅地域のほぼ中央部を南北に走

って割山隆起帯を挟み，北隣りの岩沼図幅地

域に達している．また，双葉破砕帯の西方に

は，これと平行して畑川破砕帯が，八茎から

畑川を経て，本図幅地域の西縁をかすめてい

る．

双葉破砕帯と畑川破砕帯との間の南北に細

長い幅 8- 12km の地帯を阿武隈東縁構造帯

と呼ぶ．ここでは阿武隈山地の主部と同様に

大部分が花崗岩類で占められる．阿武隈山地

主部の花崗岩類は，古期花崗閃緑岩 - 石英閃

緑岩とそれを貫く新期花崗岩 -花崗閃緑岩に

2 大別されるが，当構造帯の花崗岩類はすべ

て後者から構成される．しかし，相馬及び八

茎地方には南部北上型の古生層が分布し，ま

た，その基盤としての時代未詳広域変成岩類

―山上変成岩・松ヶ平変成岩・八茎変成岩が

露出する．これらの変成岩類については，こ

れまで多くの研究があり（黒田・小倉，1960；

岩生・松井，1961；KURODA and OGURA，

1962；関，1962；原ほか，1972；原，1974），

阿武隈東縁変成岩と総称される．また，岩質・岩相上，北上山地西縁部の母体層群の藍閃石変成型結晶

片岩に対比される（加納，1958）ことから，松ケ平・母体変成岩（変成帯としては，松ケ平・母体帯）と呼

ばれる．

東縁変成岩の地質時代については，佐藤（1961）がデボン系合ノ沢層（相馬中村図幅内）とその基盤をな

す松ケ平変成岩との間の不整合を認めて以来，多くの研究者が先デボン紀後期又は先シルル紀中期とし

ており（加納，1975；原ほか，1972），その見解は山上変成岩の白雲母の K-Ar 年代（300Ma）（河野・植
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田，1965）からも支持される．しかし，八茎変成岩については，八茎古生層の下部が変成したものとす

る意見（西脇ほか，1960；関，1962）も発表されている．

東縁変成岩に対比される岩石は，本図幅及び隣接の岩沼および桑折図幅地域にも断片的に分布してい

る（第 5 図）．その一つは，割山隆起帯北部に見られる割山層で，黒田・小倉（1960）は割山変成岩とし

て，松ケ平変成岩に対比した．割山層は本図幅地域では，四方山の北にわずかにその末端延長部が分布
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するのみで，泥質千枚岩（黒色片岩を含む）からなる．もう一つは地域西部に分布する丸森複合花崗岩類

中に，大小多数の根無し岩体（捕獲岩又はルーフペンダント）として見いだされる片状ホルンフェルス類

である．これらはすべて花崗岩類による熱変成作用を受けているが，分布上東縁変成岩の延長とみなさ

れ，本図幅研究では丸森変成岩類と呼称する．これと類似の片状ホルンフェルス類は，畑川破砕帯の内

部（桑折図幅）にも見られる．

鹿狼山層は従来，割山層に含められることの多かった地層で，割山層の南側に分布し，大部分が非変

成で，一部片状構造を示す砕屑性堆積岩類からなる．鹿狼山層は時代未詳の砂岩及び頁岩を主とし，局

所的に粘板岩又は千枚岩化している．

Ⅱ．2　中生代の変動と深成作用

相馬・八茎地方などで古生層の堆積が二畳紀後期で終了した以後は，阿武隈東縁構造帯は全体として

隆起して削う段階に転化する．中生代中頃には山地東縁に新しい堆積盆地を形成する．東側の相馬中村

層群（ジュラ系）がそれである．本地域には，同層群のうち粟津層と中の沢層とが分布する．白亜紀にな

って双葉白亜紀層の堆積までの間に，山地の地下深部では花崗岩マグマの活動がはじまり，白亜紀後半

に入ってそれはピークに到達する．その結果，阿武隈山地の全般にわたって各種の花崗岩ないし花崗閃

緑岩体が上昇定置した．これらの岩体は，GORAI（1944）のいわゆる“非調和性底盤”であるが，今日

の知識では，“底盤”の名称は適当ではない．従来の地質図で主として岩相によって分類された花崗岩

類は，それぞれ独立した岩株又はしずく状岩体（加納ほか，1978）である可能性が大きい．

双葉破砕帯と畑川破砕帯に挟まれた阿武隈東縁構造帯では，白亜紀における花崗岩活動が特に活発で

あった．渡辺ほか（1955）によれば，その活動は始めに南北性構造運動に伴った超塩基性ないし塩基性岩

類，花崗閃緑岩，次いで灰色黒雲母花崗岩が迸入する．更にその後，南北性破砕帯形成の運動ととも

に，淡紅色黒雲母花崗岩の迸入が起こり，最後に各種岩脈類の形成をもって終わるという．

本図幅地域の西部から白石市東南部にわたる山地に分布する花崗岩類の多くは上記に対比されるもの

であるが，詳しい研究はない．渡辺ほか（1955）が総括した阿武隈山地全体の地質図でも，宮城県側の部

分は空白になっている．しかし，藤田（1960）は，本地域の第三系堆積盆の基礎としての花崗岩類を第 5

図のように分けた．本研究では，藤田（1960）が分けた 2 つの型の花崗岩類が一つの累帯プルトンを構成

するものと考え，図幅地域の西部から西南部にかけて分布する花崗岩類を丸森複合花崗岩類と名づけ，

さらに岩相および岩質から G1（周縁相），G2（移化相），G3（中心相）および G3’（岩脈）の 4 つの型に分類
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した（第 2 表）．ただし岩体の東半分は角田盆地の下に潜在するものとみられる．
ご しゃだん

割山隆起帯の軸部に露出する圧砕花崗岩類は，岩沼図幅地域から続くもので，南は五社壇付近で尖滅

する．第 2 表で，割山圧砕花崗閃緑岩（Gd）としたものがこれである．この圧砕花崗岩も上記の G1・G2

及び G3 と同様に自亜紀の迸入活動による可能性が強いが，本地域の南方の相馬中村図幅地域に分布す

る圧砕花崗岩類（山上及び羽黒山に露出）に対比し，もっと古期の活動に属するとする見解もある（生出

・藤田，1975）．

深成作用が，割山隆起帯からもっと東方になかったかどうかについては，1975 年に相馬市松川浦にお

ける温泉ボーリングによって，地表下 320m 以深で発見された角閃石黒雲母花崗閃緑岩の存在が重要で
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ある（三本杉，1975）．更に，その東方海域に，空中磁気探査で見いだされた磁気異常帯（堀川ほか，

1974）も，これに関連して注目に値する．この磁気異常帯は北方に幅約 20km をもって北上山地南東縁

部の金華山から更に北方の氷上山にかけて，ほぼ南北方向に延びており，磁気異常の発源岩体は主に花

崗岩質岩からなる可能性が強い（OGAWA and Tsu，1976；滝沢，1977）．したがって，割山隆起帯の東側

で，現在新第三系及び第四系の分布する太平洋岸地帯の基盤岩として，花崗岩類が伏在している可能性

は十分ある．

Ⅱ．3　新生代の地史と角田盆地の出現

阿武隈山地における新生代の変動は，山地主部の隆起に伴う山地周辺部での断裂の発生，引き続く陥

没と，広域的な火山活動で始まる（第 6 図）．火山活動は特に山地北縁部で顕著で，霊山地域を中心とす

るかんらん石玄武岩の活動と，高館地域を中心とする玄武岩 -安山岩の活動（藤田，1957；生出，1961；
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八島・生出，1966；生出・藤田，1975；八島，1979）によって代表される（第 7 図）．層位的には，それ

らは霊山層及び高館層といわれ，中新統最下部（台島階）に相当する（第 1 表参照）．

本図幅地域には，そのうち霊山層相当の天明山層が，山地の基盤花崗岩を覆って分布し，本層と同層

準の金山層は角田盆地内に発達している．双葉破砕帯と畑川破砕帯に挟まれた東縁構造帯の隆起 -陥没

によってできたものが，金山層で埋め立てられたのが角田陥没盆地である．この陥没盆地は，初期には

淡水が滞水し，湖沼性の湖盆を呈していた．盆地の縁辺には，巨角礫を含む不淘汰の縁辺基底角礫岩層

が分布し，盆地中央部では，主として粘土や亜炭などが堆積した．やがて，盆地内外には激しい火山活

動が進行しはじめ，多量の火山噴出物がもたらされて天明山層に相当する火砕岩層を形成した．

盆地内には次第に海水が進入したが，それは盆地全体が沈降したか，汎地球的な海進によるか，どち

らかであろう．海水が次第に進入したことは金山層上部から汽水相を示す貝化石を産し，芳ケ沢層から

浅海相を示す貝化石を産することなどから明らかである．

一方，割山隆起帯の東側も，中新世に陥没があったと推定されるが，十分な証拠がない．わずかに，

割山隆起帯南半部に中新世中頃の赤柴層が堆積した．

鮮新世中頃には，割山隆起帯の東側に堆積盆地が発生する．これは，仙台地方の仙台層群で知られる

海進に伴って生じた堆積盆地である．これらの鮮新統の傾斜が極めて緩いのに，分布の西縁の不整合線

が直線的であることと不淘汰基底礫岩層が分布していることは，この盆地が陥没して生じた可能性を示

唆している．

更新世になると，角田盆地内では阿武隈川や雉子尾川の流域の浸食が進み，河岸段丘と沖積段丘が形

成する．太平洋側でも，割山隆起帯から東流する河川による浸食が進み，扇状地性の砂礫層をのせた 3

段の段丘が発達し，完新世になって沖積層が広く形成された．

Ⅲ．　丸森変成岩類

本図幅地域の変成岩類として，（1）丸森複合花崗岩類内部の根無し変成岩体（捕獲岩又はルーフペンダ

ント），（2）割山圧砕花崗閃緑岩中の変成岩の捕獲岩がある．これらを丸森変成岩類と呼称する．割山隆

起帯の割山層（割山変成岩）については，第Ⅳ章で別に述べる．

Ⅲ．1　丸森複合花崗岩類中の根無し変成岩体

ⅢⅢⅢⅢⅢ．1．1　砂質・泥質変成岩類

丸森複合花崗岩類の内部に散在する根無し変成岩体の中で最も大きいものは，渡辺（1941）によって記

載された内川沿いの駒滝不動尊下の露頭（第 8 図）からはじまり，国民宿舎西方の内川左岸山腹に沿い

1,000m 余にわたって露頭又は原地性転石が断続する岩体である．岩体は主として珪質又は砂質・泥質

変成岩からなり，若干の塩基性及び苦灰質変成岩を伴っている．第 9 図にルートマップを示す．そのう

ち，石羽の浄水場南に露出する珪岩の露頭（810501）は，延長 70m，幅 50m に及び，かつて珪石資源と

して採掘された（第 10 図）．この珪岩は全体として塊状であるが，部分的に黒雲母に富む部分が層状をな
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し，N20°E50-80°W の走向・傾斜を示す．鏡下では，主成分の石英がモザイク状又は縫合状再結晶組織

を示すことが多いが，一方，基質がやや多い部分では，石英粒は円磨された丸味ある原形をとどめた残

存砂岩質（blasto-psammitic）組織を示している．この場合粒間の基質には，斜長石（オリゴクレース）・

微斜長石・ざくろ石・黒雲母・石墨・電気石などが結晶している．（第Ⅰ，Ⅱ図版）．モード組成は第 3

表のとおりである．これらのことから，本岩の原岩は，成熟度の高い石英砂岩又はオーソコーツァイト
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の可能性がある．

本岩の起源については当初は竹貫変成岩に特有な珪質片麻岩に一見類似する点が注目されたが（加納，

1976），阿武隈山地周辺の中生層及び第三系の礫岩から顕著なオーソコーツァイト礫の産出が知られて

いることから，加納ほか（1977）では，本岩がそれらの礫の供給源の一つであると示唆された．大上・加

納（1982）はこの間題を更に追究して，礫岩のオーソコーツァイト礫が再食礫であるとしても，本源的な

供給地は阿武隈山地内部にあったと考えられる上部原生界（チェンタン（震且）系相当）であり，本珪岩を

含む丸森変成岩類が，その残存部の一つに相当するという考えを明らかにした．

上記露頭の珪岩と同様の岩石はそのほか各所にみられ（第 9 図），石羽浄水場北西の沢及び高柴沢入口

では黒雲母石英片岩その他と互層し，前者では N22°W30°W，後者では N30°E10°W の構造を示す．
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国民宿舎対岸の県道切割にも，かつて変成岩の露

頭があったが，現在はコンクリートで覆われてい

る．以上のほか，斜長石角閃岩，透角閃石斜長石

片岩，緑泥石斜方角閃石石英片岩が，少量だが見

いだされる．これらは塩基性岩及びドロマイト質

泥質岩起源と考えられ，大上・加納（1982）は，含

ざくろ石珪岩（オーソコーツァイト様石英砂岩）を

含むルーフペンダントの構成を第 11図のように考

えた．

上記のルーフペンダントとは別に，同様の砂質・泥質変成岩類が，後述の清滝超塩基性岩体の内部又

は縁辺部の数か所に産出する（内 1 か所は，相馬中村図幅内の枯木峠付近）．いずれの岩体も NNE ない

し NEE の走向で，超塩基性岩体の延びの方向及びまわりの花崗岩の構造に調和的である．これらの根

無し岩体を構成する砂質泥質変成岩類の鉱物組み合わせは，黒雲母 -斜長石 -カリ長石-石英 -石墨 -鉄鉱

を基本とし，ざくろ石（第 7 表に化学分析値）又は紅柱石を含むものも見いだされる（第Ⅲ図版1）．

ⅢⅢⅢⅢⅢ．1．2　石灰珪酸塩質変成岩及びスカルン
おにがた

鬼形山周辺の丸森複合花崗岩類中には，大部分は原地性転石であるが，石灰珪酸塩質変成岩を主とす

る小規模な捕獲岩体が多数散在する．それらのうち，確認できた露頭は少ないが，その一つに丸森町金

山字片山の旧蛭田鉱山跡の露頭がある（第 12 図）．そこではN30°-40°E45°-60°Wに層状又は縞状をなす

ホルンフェルスを母岩として，レンズ状の磁鉄鉱鉱床が発達する．これは一種のスカルン鉱床で，鉱石
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における共生鉱物の組合せは，

鉄へ -スティングス角閃石 -ヘデンベルグ輝

石 -灰長石 -ざくろ石 -磁鉄鉱

である（第Ⅳ図版 2）．鉱物の化学組成を第 4

・5 表に示す．

そのほか，鉱床付近の変成岩から，次の鉱

物組合せの岩石が認められる．

緑れん石 -透輝石 -斜長石

黒雲母 -白雲母 -斜長石 -カリ長石 -電気石 -

石墨

黒雲母 -カリ長石 -斜長石 -石英

また，周辺地域の石灰珪酸塩変成岩には，

次の鉱物組合せが認められる．

透輝石 -斜長石 -石英（第Ⅳ図版1）

黒雲母 -緑れん石 -石英

透輝石 -角閃石 -斜長石

角閃石 -斜長石

このうち，角閃石の化学分析値は第 6 表に示してある．
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Ⅲ．2　割山圧砕花崗閃緑岩中の捕獲岩（変成岩）

割山隆起帯を構成する圧砕花崗閃緑岩中にも，変成岩類（丸森変成岩類の一部）が捕獲岩状に産出す

る．代表的なものは明通峠北方の岩体で幅約 100m 弱の規模をもち，片理（走向N20°W，傾斜 30-50°E）

及び線構造のよく発達した珪長質結晶片岩 -片麻岩及び緑れん石角閃岩（角閃石片岩）である．これらの

岩石の鉱物組合せの例を次に示す．

①　石英 -斜長石 -黒雲母 -緑色角閃石と細粒石英からなる片状基質（図版XII-1）．ときにマイロナイ

ト様をなしている．

②　斜長石 -石英 -緑れん石 -黒雲母 -白雲母（以上片状基質をなす）と粗粒の残存斑晶状斜長石 -石英

③　角閃石（淡黄緑色 -緑色）-斜長石 -緑れん石 -スフェン -燐灰石 -不透明鉱物 -（緑泥石 -白雲母）

④　角閃石（淡黄緑色 -緑色）-斜長石 -緑れん石 -スフェン -（緑泥石 -白雲母）
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これらのうち①は石英閃緑岩起源の可能性

があり，片麻状で③及び④を貫く産状を示

す．②については黒色片岩を挟むことを考慮

して源岩は砂岩，また③及び④は塩基性火山

岩ないし輝緑岩に由来する可能性が強い．

以上のような変成岩類の捕獲岩は，他に高

瀬峠や地蔵森付近をはじめ小規模なものが随

所で見いだされる（第 20 図）．地蔵森付近に

は，捕獲岩状の変角閃石斑れい岩が存在す

る．

Ⅲ．3　変成鉱物の化学組成と変成相

丸森変成岩類の構成鉱物のうち，変成度の

目安となる角閃石及びざくろ石の EPMA に

よる化学組成を第 6 表及び第 7 表に示す．こ

れらを御斎所竹貫変成岩の角閃石及びざくろ

石の既存資料（KANO and KURODA，1973；加

納，1979）と比べてみると，丸森変成岩類の

変成条件は，御斎所変成岩の高温側から竹貫

変成岩の低温部にかけての部分にほぼ相当す

ることが推定できる．変成相では，緑れん石

角閃岩相ないし角閃岩相下部に当たる（第 13，

14図）．

Ⅲ．4　変成岩類の対比

丸森変成岩類を，阿武隈山地における他地

域の変成岩類に対比することは，資料が断片的なために困難である．しかし，さきに概説したように，

これらは阿武隈東縁変成岩の延長に当たる弱変成結晶片岩類が，新期花崗岩に捕獲され，あるいは貫か

れて再結晶した複変成ホルンフェルスの可能性が十分にある．

この可能性を支持する事実として，真野川上流の飯館村松ケ平（相馬中村図幅内）付近において，模式

地の松ケ平変成岩に属する黒色片岩が，西方に分布する新期花崗岩によって接触変成作用を受け微褶曲

片状構造を残したまま菫青石 -黒雲母 -斜長石 -石英ホルンヘルスに変っている．

同様に，八茎変成岩が新期花崗岩による接触変成作用を受けてできた片状ホルンフェルスも（関，

1962），基本的には丸森変成岩類に類似し，砂質泥質岩における鉱物組合せは，黒雲母 -白雲母 -斜長石 -
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カリ長石 -石英 -鉄鉱が一般的で，しばしば菫青石

を伴い，ときにざくろ石（加納，1 9 7 6），紅柱石

（関，1962）を生じている．

高瀬川上流の畑川破砕帯（模式地，浪江図幅内）

に露出する狭いセプタ状変成岩体（浪江町畑川部

落の西 850m）の一部に，丸森変成岩類のオーソ

コーツァイト様珪岩に似た石英砂岩起源の珪質片

岩が，黒雲母片岩と互層している．薄層である

が，特徴ある岩石なので対比の鍵の一つになるで

あろう．

一方，丸森変成岩類のオーソコーツァイト様珪

岩を竹貫変成岩に特有な珪質片麻岩に対比する見

解がある（大上・加納，1 9 8 2）．また，宇留野

（1979）によって，御斎所竹貫変成岩地域と同じ

く，八茎変成岩及び松ケ平変成岩地域の川砂から

藍晶石と十字石が見いだされている．更に，割山

隆起帯西麓の割山・鍋倉地区の川砂（岩沼図幅内）からも両鉱物の存在が検出されていることは注目に値

する．しかし，両鉱物の供給源地を更に限定するまでには至っていない．

Ⅳ．　割山隆起帯の先第三系

南北方向に狭長に延びる割山隆起帯は，後に述べる割山圧砕花崗閃緑岩のほか，割山層（割山変成

岩：先デボン系），鹿狼山層（時代未詳）及び相馬中村層群（ジュラ系）の 4 者によって構成される．これ

らはすべて断層関係にあり，それぞれ南北方向に延びた分布をもつ．

割山隆起帯の先第三系に関する報告には，地質図を付したものでは，北村ほか（1955），菅野（1955），

黒田・小倉（1960），北村（1967），生出・藤田（1975），及び TSUNEISHI（1978）がある．黒田・小倉は，従

来の割山層から鹿狼山層（新称）を分離したが，本報告ではこれを再定義して使用する．すなわち，両者

は岩相の差違のほか変成度にも差違があるので，区別されるべきである．ただし，鹿狼山層の一部に

は，特に泥質岩において片状構造の著しい部分があって，割山層の再結晶度の低い部分との識別が困難

である．

Ⅳ．1　割山層（割山変成岩）

分布及び定義　本図幅地域北縁部にわずかに分布するのみで，北側の岩沼図幅に主な分布域と模式地

をもつ．粘板岩を原岩とする泥質千枚岩（黒色片岩）を主体とし，しばしば砂質岩を挟む地層で，時代は

後述するように，先デボン系に対比できる．
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岩相　主体とする泥質千枚岩には葉片状の片理と微褶曲がよく発達する．北隣りの岩沼図幅地域の主

分布域では，砂質片岩，緑色片岩及び石灰質片岩を伴う．本図幅地域内には，本層に相当する岩石の露

頭はなく，泥質千枚岩の転石のみ見いだされた．泥質千枚岩の鉱物組成は，白雲母 -方解石 -緑泥石 -石

英 -斜長石を主とし，他にリュウコクシン・スフェン・緑れん石を少量含む．ときにスティルプノメレ

ンや電気石等がみられる．白雲母の多い部分に，細粒の黒雲母をしばしば認めるが，それは恐らく再結

晶によるものである．泥質岩や砂質岩における炭質物は，本図幅地域の南方に分布する相馬古生層や，

相馬中村層群に比べて非常に少ない．

地質構造　主分布域において，層面片理面はほぼN-S の走向を示し，ときに西又は東に 30°前後ふれ，

30-40°西又は東に傾斜する．微褶曲（第 15図，本地域外）の軸や線構造は，破砕性断層の多い地質条件の

割に一定しており，N-S ないしN10°E 位の方向で，南に 10°前後の落しをもつ場合が一般的である．

対比　本層からはいまだ化石の産出をみない上，放射年代の資料もない．かつて本層を登米層（二畳

系）に比較する考えがあり，例えば北村（1967）では岩相の類似性から二畳系とされていた．

本層は顕著な層面片理とちり面じわ劈開に特徴づけられ，変成度は比較的低いが，広域変成作用を受

けたものとみなすことができる．北部阿武隈山地の他の変成岩類に比較して，岩相・再結晶度・変成度

の点から，松ケ平変成岩（先デボン系）に酷似すると指摘されている（黒田・小倉，1960）．原ほか（1972）

によれば結晶片岩のような高圧低温型の変成作用は，阿武隈 -北上ではシルル紀以降には生じなかった．

この考えに従えば，割山層の原岩及び変成作用の時代はともに先デボン紀となる．小貫（1969）も，本層

を北上山地の母体層群と同層位とし，先シルル系としている．本報告では，松ケ平 -母体変成岩類に対

比できると考え，先デボン系とした．
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Ⅳ．2　鹿 狼 山 層

分布及び定義　割山隆起帯において，割山圧砕花崗閃緑岩（北側）とジュラ系相馬中村層群（南側）との

間に南北方向に狭長に分布する．ほかに，割山隆起帯の北半部の明通峠及び馬船峠の西側にも，割山圧

砕花崗閃緑岩と断層で接して，小分布する．本層は砂岩を主とする先第三紀堆積岩層である．鹿狼山東

麓の沢筋に，模式的に露出する．時代未詳で，上記の花崗岩体やジュラ系とはすべて断層で接するが，

本来はジュラ系に不整合で被覆されていた可能性が強い．第三紀層には随所で不整合に覆われる．割山

層とは，砂岩が圧倒的に多いという岩相の違いのほか，全般的に岩石の変形度と変成度が低いことによ

って識別される．

岩相　中粒一部粗粒の塊状又は成層砂岩を主とし，しばしば中層理砂岩頁岩互層（第 16図）及び頁岩を

挟む．成層砂岩及び砂岩頁岩互層における砂岩層の厚さは，一般に 1m 以下で，数 10cm 位のことが多

い．互層の一部には砂岩の厚さが 5-10cm の薄層理有律互層も認められる．成層良好な部分もしくは

頁岩層を挟有する場合には平行葉理が良く発達する．級化構造は一般に不良である．本層は局所的に千

枚岩化し，顕著な片状を呈し，そのため割山層との識別の難しい場合がある．明通峠西側及び馬船峠付

近において，割山圧砕花崗閃緑岩に隣接して小分布する鹿狼山層は，成層がとくに良好で，葉理のよく

発達する薄層理 -中層理砂岩又は砂岩頁岩互層からなる．両地点の本層は外見上ほとんど非変成である．

本層の砂岩及び頁岩は，ともに炭酸塩鉱物に富むのが特徴で，その量は模式地付近の割山層の砂質岩

・泥質岩より 2 倍近く多い．基質の大部分は炭酸塩鉱物から構成されている．砂岩は新鮮面で淡青灰色

-淡灰色，風化面で淡黄灰色 -灰白色を呈する．砂岩は福田峠の東側や小斎峠東側などでは部分的に帯黄
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緑色を示すが，それは緑泥石ないし緑れん石の含有を反映している．

砂岩の鉱物組成は，かなり均質一定しており，石英 - 斜長石を主とし，カリ長石・緑れん石・スフェ

ンを伴うほか，リュウコクシン・電気石・アパタイト等を少量含有する．カリ長石の含有量は，場所に

よって（例えば椎木川沿い）かなり多量（10-20%）な場合もある一方，ほとんど含まれない場合もあるな

ど変化に富む．岩片は非常に少なく，微晶質石英（チャート?）がごく少量であるのみである．基質は

20-40% と多く，大部分方解石からなり，白雲母・緑泥石を伴う．砂岩の分類（OKADA，1971）からは，

本層の砂岩は長石質ワッケに属する．

頁岩には，一般に層理面にほぼ平行な片状構造が発達し，片状構造の強い泥質岩（第 17図）の鏡下での

特徴は，割山層の泥質岩に酷似する場合もある．片状構造は，泥質岩では白雲母・炭酸塩鉱物の顕著な

定向配列に特徴づけられる．砂岩では，肉眼的に片状構造は通常認められないが，鏡下ではしばしば，

層理面に平行な砂粒の定向配列と，スレート劈開と同様な線状の黒色部分（dusty part）の発達が認めら

れる．

地質構造　鍵層を欠く単調な岩相であり，級化層理が不良のため，詳しい地質構造は不明である．南

北方向の狭長な分布の中で，層面の走向は略南北で西側では西傾斜，東側では東傾斜を示すことが多い

ので，分布の中央部を南北方向に走る軸をもつ背斜状の構造を有する（第 18 図）．軸部付近の走向は東西

方向にふれるとともに，地層は南側に 10-20°の傾斜を示しているので南側に沈下した背斜と考えること

ができる．この軸部付近においても鹿狼山層の片状構造は層理面にほぼ平行であるから，片状構造はこ

の南北方向の褶曲に伴う軸面劈開ではなく，恐らく層面片理とみなすことができる．主分布域では，南

北に並走する 3 本の断層に大きく切られるほか，多数の小規模断層が発達する．鈴宇峠 -五社壇付近で



2 2

は，幅広い角礫化及び粘土化した破砕帯を伴う．特に分布の西縁，大沢峠 - 椎木川上流の破砕帯は，幅

300m 以下にわたり角礫化・粘土化しており，これについては，後に詳述する．

地蔵森 -五社壇付近の鹿狼山層は，衝上性の低角断層に境されて，割山圧砕花崗閃緑岩の上にクリッ

ペ状にのる．すなわち，地形的な高所に鹿狼山層が，沢筋の低所に花崗閃緑岩が露出し，両者の境界は

標高約 250m 付近（東部では同 200m 付近）にあって，10-30°北又は南の傾斜をもつ低角断層である．こ

のクリッペ状の鹿狼山層の層理面の構造は，上記低角断層とは調和せず，斜交している．

本層のうち，主分布域の北方に離れて分布する明通峠及び馬船峠付近のものは，走向 NNW-SSE で，

20°以下と低角で東に傾斜する．片状構造は肉眼的に認められず，破砕化やもめも主分布域の本層に比

べて弱い．

本層の層厚は，層序が不明なので不詳であるが，少なくとも 300m 以上と判断できる．

対比　化石を産しないので不詳である．変成及び変形度や地質構造上の位置から，ジュラ系（相馬中

村層群）以前の地層であることは確実である．本層と割山層との関係は断層である．

本地域周辺に分布する中生層及び古生層と本層とを比較してみる．相馬の古生層（上部デボン -二畳

系）には，本層のような砂岩卓越層は存在しないし，本層の砂岩は，阿武隈 -北上の古生層砂岩が火山岩

片を多量に含有する石質砂岩であるという特徴にも合致しないから，相馬の古生層に対比は困難であ

る．一方，中生層と比較すると，岩相的には北上山地の稲井層群（中・下部三畳系）にかなり類似してい
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る．本層が上部古生界やジュラ系と近接して分布するという地質状況も，稲井層群の場合と似ている．

砂岩の基質に方解石の多いことや泥質岩も石灰質であることなど岩質の点でも両者は似かよっている．

しかし，砂岩の鉱物・岩片組成に若干の相違が認められ，本層の砂岩が岩片に乏しいのに比べて，稲井

層群では花崗岩・火山岩・変成岩など相当量の岩片をもつ（滝沢，1977）．したがって，鹿狼山層が稲井

層群によく似た点はあるものの両者の対比には疑問があり，本報告では鹿狼山層を割山層より上位の先

デボン系（?）か，それと同層位と位置づけしておく．

Ⅳ．3　相馬中村層群（ジュラ系）1）

分布及び定義　割山隆起帯において，本図幅地域南縁部に小分布する．砂岩・礫岩・頁岩等砕屑性堆

積岩類を主とし，一部に石灰岩を挟在する浅海 -沿岸性のジュラ系で，南側に隣接する相馬中村図幅内

に模式地をもつ．本図幅地域内には，標記層群のうち，粟津層（中部ジュラ系）及び中の沢層（上部ジュ

ラ系）が同層群の北方延長部として，椎木川の上流域に分布する．

なお，同層群最下部の北沢層も分布する可能性があるが，同層は鹿狼山層の塊状砂岩に良く似ること

と，相応するような化石を産出していないので，明確な結論は今後に残された問題である．

岩相　粟津層（AwAwAwAwAw）は，黒色の頁岩で代表される地層で，基底の大礫 -中礫礫岩に始まり，粗 -中粒砂

岩（厚さ 20-30m）を経て，黒色の頁岩（厚さ 100m 以上）に至る 1 堆積サイクルを示す．本図幅地域内の

1)　相馬地方のジュラ系について，MASATANI and TAMURA（1959）は「相馬層群」と命名したが，MORI（1965）及びOKAMI et al.（1976）は，

かつて相馬地方の第三系に対して相馬層群と命名されていたものと区別するため，本ジュラ系を「相馬中村層群」と呼称した．
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層厚は約 150m 位と見積られる．砂岩層からは二枚貝（Trigonids）等の化石を多産する部分があるが，化

石の保存状態は余り良くない．

礫岩は，椎木川上流の枝沢に露出し，下部の基底部分付近をひん岩に貫入されている（第 19 図）．露出

する部分の礫岩の厚さは約 3m であるが，転石の状況から 10m 以上の厚さを持つと推定できる．礫は

長径 3-10cm の円礫を主体とし，最大礫径群は優白色の花崗岩質岩で，長径 32cm，28cm といった巨礫

を含む．それらは有色鉱物の少ないグラノフィリックなアダメライトである．ちなみに，本層の模式地

付近ではこのような巨礫は知られていない．他の礫種は，頁岩・粘板岩・デイサイト・珪長質凝灰岩・

細粒黒雲母花崗岩・ひん岩・珪質片岩 -砂質片岩などである．花崗岩質岩やひん岩ではアルカリ長石を

多く含むものが目立つ．

礫径の淘汰度は花崗岩質岩の巨 -大礫を含む部分を除けば大むね良好で，上方に砂岩に漸移する．

砂岩は塊状の粗 -中粒砂で，基質に少量の方解石をもつ長石質アレナイトである．岩片として花崗岩

・中 -珪長質火山岩などを少量含む．砂岩層上部では，三角貝ほかの摩耗した貝化石を産する．この砂

岩から漸移して上位には，本層の主部を特徴づける黒色の頁岩が重なる．頁岩層は一般に塊状である

が，厚さ 2-3cm で部分的に葉理の発達した極細粒砂岩薄層を挟むことがある．

中の沢層（Nk）は，青灰色 -優白色の塊状極粗粒-中粒砂岩と暗灰色 -灰白色の石灰岩からなる．砂岩は

カリ長石を多量（15-20% で斜長石より多い）に含む長石質アレナイトで，多くの部分で弱い破砕を受け

ている．その岩質・岩相は，模式地（相馬中村図幅内富沢及び鹿島町小山田付近）の中の沢層の砂岩と全

く同質であり，鹿狼山層や相馬中村層群のほかのジュラ系の砂岩と異なる．石灰岩は，割山隆起帯の西

縁部に分布し，破砕を若干受け再結晶化している．この石灰岩からは化石を見いだしていないが，中の

沢層特有の優白色粗粒砂岩に密接に伴うことから，同層の小池石灰岩（部層）に対比できる．

中の沢層の本図幅地域での層厚は，断層が多いため，不詳である．

地質構造　本図幅地域内の相馬中村層群は，南北性の断層によって鹿狼山層中にブロック状に挟み込

まれた産状を示す．このうち粟津層は，走向は南北方向を示すものの激しく東西にふれる（N20°E-

N50°W）．傾斜は常に西側に 20-50°傾き，前述の礫岩を基底として西側への同斜構造をもって，その西

縁を断層に切られている．

中の沢層は，2 列に分かれて分布し，一つは上記の粟津層の東側にひん岩脈を挟んで配置し，他は割

山隆起帯の西縁部を構成する．前者は破砕がかなり著しく，地質構造は不明である．後者ではやはり破

砕を受け，南北性の走向断層により複雑化しているが，走向ほぼN-S，傾斜は 40-60°西の同斜構造を示

す．

対比　粟津層は模式地において，Bigotites sp., Latitrigonia pyramidalis KOBAYASHI and TAMURA, Vaugonia

awazuensis KOBAYASHI などの化石の産出により，中部ジュラ系のBajocian ないし Bathonian に対比され

ている（SATO，1962；MORI，1963）．本図幅地域からは，保存不良の二枚貝類（三角貝など）を多産するが，

摩耗や風化が著しく同定できない．

中の沢層は，本図幅地域からは化石は未発見であるが，模式地において，Virgatosphinctes  sp . ,

Neumayriceras sp., Aulacosphinctoides sp., 等のアンモナイトのほか，多量の二枚貝，サンゴ類等の化石の産

出により，上部ジュラ系 Oxfordian ないし Kimmeridgian に対比されている（MASATANI and TAMURA，
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1959；SATO，1962；MORI，1963）．

Ⅳ．4　割山隆起帯の破砕帯について

割山隆起帯の先第三紀構成岩石である割山圧砕花崗閃緑岩，割山層，鹿狼山層，相馬中村層群には，

顕著な断層破砕帯が多数認められる．破砕帯の最も幅広い部分は東西方向で約 300m に及ぶ．この隆起

帯の大まかな断面図を第 18 図に示す．

断層破砕帯は隆起帯の方向にほぼ沿って南北方向に延びる場合が多く，隆起帯の西縁部に規模の大き

い破砕帯が認められるほか，隆起帯中央部から東部にかけても随所で岩石が破砕している．破砕帯や断

層の正確な方向は，露頭単位では，ほぼ N-S 方向のこともあるが，多くの場合 N10°W から N20°W 位

である．実際には隆起帯の延びの方向に僅かながら斜交した雁行配列をなしている可能性がある．例え

ば，大沢峠から椎木川上流にかけての顕著な破砕帯の方向は隆起帯の方向より西に 10°位ふれている．

ここでは，主として西縁部の破砕帯について記述し，たくさんある規模の小さい破砕帯については省略

する．

本報告での破砕帯の記述に当たって，破砕の様式を，松田ほか（1977）に準拠して，破砕帯中の断層破

砕角礫の量比に応じて次の 5 つに区分する．

破砕度Ⅴ：断層作用によって生じた細粒物質（粒径 0.2mm ≒細砂以下の物質）が 90% 以上と顕著に発

達し、少量の断層角櫟を混じえるもの．

破砕度Ⅳ：細粒物質が露頭における面積比で粗粒物質より多量（50-90％）である．

破砕度Ⅲ：量的には粗粒物質のほうが優勢で，細粒物質が 10-30％程度．

破砕度Ⅱ：原岩が細粒砂 -角礫状に破砕しているが細粒物質は 10％以下のもの．

破砕度Ⅰ：細粒物質はなく，微少割れ目が網目状に発達する．

また，割山隆起帯の先第三系諸岩類は，局所的に圧砕化を受けて，岩石の内部組織の変形・流動構造

を示す場合がしばしば認められる．この圧砕岩化（マイロナイト化）は，後述する割山圧砕花崗閃緑岩で

特に著しい．また，破砕帯中の断層角礫岩の内部組織として圧砕構造の観察される場合が少なくない．

本報告での破砕岩・圧砕岩類の分類は，高木（1982）に従った．

以下，割山隆起帯の椎木川上流から大沢峠，更に小斎峠へと続く破砕帯について記述する．この破砕

帯の内最も幅広い部分は，図幅地域南縁部の椎木川上流で，東西方向に約 300m の破砕帯が存在する．

破砕帯の大部分は断層角礫岩からなっているが，ところどころに，断層粘土の優勢な断層が発達する．

この幅広い破砕帯は，構成岩石（原岩）の相違から，東部，中央部及び西部の 3 つの部分に区分できる．

その東部の原岩は，鹿狼山層の砂岩と頁岩，西部がジュラ系からなる．同中央部付近には，破砕化した

淡緑色珪質岩及びほぼ南北性の走向をもった新第三系の礫岩が露出する．この新第三系の東縁は破砕岩

を不整合で被覆するのが露頭で観察できるが，その西縁は恐らく断層であろう．

椎木川上流の破砕帯の東部では，破砕度Ⅱから同Ⅳまでが交互しており，主に細粒砂 -大礫の大きさ

に破砕した鹿狼山層の砂岩を主とし，粘土分は少ない．破砕化した細粒物質は青緑色 -白緑色 -緑灰色 -

暗灰色など変化に富む．破砕帯は固結しているが風化して崩れやすい．破砕岩には方向性は見られない
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場合が多い．

椎木川上流の破砕帯中央部では破砕度Ⅲ，一部Ⅳで小規模な断層がネットワーク状に発達している

上，断層角礫にも微少割れ目が著しい．断層角礫の大きさは，直径数 cm から数 m まで非常に不揃い

である．断層角礫の種類は，単一ではなく，少なくとも次の 4 種が認められる．

①　灰 -灰白色の石灰岩で“厚さ”最大 1m の比較的長く伸長したレンズ状岩塊

②　淡緑色の中粒砂岩状の見掛けを呈する微角礫化（micro-breccia）した花崗岩質マイロナイト（図版

XII 2）

③　細かく破砕化した酸 -中性火成岩起源（?）の片状変成岩又はウルトラマイロナイト

④　破砕化し，石英脈又は方解石脈の発達した砂岩で恐らくジュラ系中 -細粒の砂岩

以上のうち，②の花崗岩質マイロナイトの微角礫化した岩石が最も多いと判断できるが，石灰岩のほ

かは，肉眼で原岩石を識別することは難しい．②の破砕岩は，緑ないし淡緑色の細粒岩で，肉眼では

原岩を特定できない．鏡下でみると，主にマイロナイト化した花崗岩片からなる“砂岩様”の岩石であ

る．この岩石の“砂粒”の粒径淘汰は極めて不良で，花崗岩質岩が粉砕化して固結したような様相を呈

する．この岩石の構成粒のマイロナイト化の程度は様々で，強い細粒化が進み，片状構造の非常に強い

ものもあるなど，元来かなり深部で形成されたマイロナイトである．

このように破砕帯の花崗岩起源の角礫を鏡下で観察してみると，破砕帯はかなり複雑な過程をたどっ

て形成されたと推測できる．すなわち，深部で形成されたマイロナイト（一部は結晶片岩（?）に酷似する

岩片もある）が，微細な角礫岩となり，最後に断層角礫となった過程が読み取れ，少たくとも 3 段階の

変形を受けていることを示している．ここでの断層破砕帯は，鹿狼山層とジュラ系相馬中村層群との境

界付近に形成され，一部は深部に存在した花崗岩が断層運動によってより浅部にもみこまれたと判断で

きる．少量認められる変成岩の角礫は元来，花崗岩中の捕獲岩であった可能性が強い．

椎木川上流の破砕帯の西部では，全体が破砕した角礫となっているが，断層粘土は少なく，破砕度Ⅱ

ないしⅢに相当する．角礫中にも微少割れ目の発達が著しく，風化した露頭面ではルーズな細礫角礫岩

の外観を呈する．この破砕帯部分は，優白部と灰 - 暗灰色部とが 5-30m の幅で交互しており，両者は，

漸移することが多い．これらの角礫岩は岩質からみて，優白部はこの破砕帯のすぐ西側に露出するジュ

ラ系中の沢層の粗粒砂岩（長石質アレナイト），灰色部は，同層の中 -細粒砂岩（しばしば石灰質砂岩）と

推察できる．

大沢峠での破砕帯は，南北に狭長に延びる新第三系の両側にそれぞれ幅数 10-100m 位の幅で露出し，

新第三系の東側のものは，粘土の少ない砂岩の角礫岩（破砕度ⅠないしⅡ），西側のものは断層粘土を

50％以上含む破砕度Ⅳの破砕帯である．後者は黒色一部青緑色の断層粘土で石灰岩及び砂岩のブロック

を多量に含む．この石灰岩ブロックは，大小様々で，大沢峠付近とその南側に点々と露出する（“厚さ”

5m-10m 位のレンズ状岩体）．

福田峠付近では，割山圧砕花崗閃緑岩と鹿狼山層との境界が，林道沿いで観察でき，両者は断層関係

で接する（第 20 図）．その境界はかなり複雑な形態をなしているが，大局的にはこの境界より西側は小規

模な断層で寸断された鹿狼山層の砂岩と頁岩が幅狭く露出し，幅広い断層破砕帯へと続く．この破砕帯

（幅 100m 前後）の西側を中新統の金山層が不整合で覆う．断層角礫の細粒物質（緑黒色を呈す）に対する
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量比は 40-50％程度で破砕度Ⅳに相当する（第 21 図）．ここでの断層角礫は 2-3cm のブロックから数 10

cm から数 m 大と様々であるが，鹿狼山層の砂岩及び頁岩からなる．この角礫の一部を鏡下で観察する

と微角礫（micro-breccia）化した千枚岩からなる（第 22 図）．“微角礫”内の顕著な片状構造の向きは，そ

ろっていないから，片状構造の形成（千枚岩化）が先に起こった後に微角礫化したことが分かる．微角礫

の粒間には微粒の炭酸塩鉱物が充填している．ここでも前述した椎木川上流と同様に 3 段階の破砕過程
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が認められる．

小斎峠では隆起帯西縁を花崗岩が占め，幅 20m 以上の破砕帯で粘土分 10-20％程度（破砕度Ⅲ）の断層

角礫帯である．破砕した数 10cm 大の花崗岩ブロックが細礫大又は粉細化し，一部粘土化した破砕帯の

中に点在する．花崗岩質岩はマイロナイト化しているが，その程度は様々である．岩相（特に粒度）の異

なる花崗岩質岩の角礫が共存している．ここでは破砕帯を中新統の金山層が不整合で被覆しており（第

23 図），金山層には断層も破砕帯も全く認められない．

以上に，数か所での破砕帯の性状について述べてきたが，花崗岩質岩で認めたマイロナイト化が，鹿

狼山層など古期堆積岩類ではどうなっているのであろうか．この問題は鹿狼山層の片状構造の成因とも

関係する．既に指摘したように，鹿狼山層には局所的に強い片状構造の発達（千枚岩化）が見られる．鹿

狼山層の変形が均質でなく，局所的に強い部分がある現象は，割山圧砕花崗閃緑岩での圧砕岩の産状と

類似している．したがって，鹿狼山層の不均質な強い片状構造は，地下深部での圧砕作用に起因した変

形構造（マイロナイト）とみなすのが妥当である．

大沢峠より北側では割山隆起帯西縁部の破砕帯の露出する幅は椎木川上流に比べてかなり狭くなって

いるが，福田峠，小斎峠へと連続して破砕帯は延びている．大沢峠より北側においても，元来は破砕帯

部分の幅は現在見られるよりもかなり広かったものが，角田盆地に発達する新第三系によって不整合に

被覆されて地表での露出幅が狭くなっている可能性が強い．第 23 図に見られるように，破砕帯の主要な

形成時期が，先中新世で中期白亜紀以降であることは確実である．

本図幅地域内には，自亜紀から古第三紀の地層を欠如しているから，直接的に，この破砕帯の形成時

期について，詳しく論じられない．しかし初源的には，この破砕帯の形成は白亜紀中 - 後期であること

は，阿武隈山地の花崗岩類及び白亜系上部双葉層群（本図幅地域の 70km 南方に分布）との関係から定説
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となっている．

中新世以降の割山隆起帯の動きについては，第Ⅵ章において新第三紀堆積盆地の地史との関連で述べ

てあるので，ここでは詳述しない．中新世前期の天明山層が隆起帯（深山付近）にのっているから，この

隆起帯がホルスト化したのは，中新世の金山層の堆積時以降である．

TSUNEISHI（1978）は，この割山隆起帯の造構運動の性格を第三紀堆積盆地の構造発達史から詳しく解
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析し，4 回の運動を識別した．すなわち，白亜紀中頃，中新世前期，中新世後期，鮮新世後期ないし更

新世の 4 度にわたって活動したと述べ，初期の自亜紀には，NW-SE 方向の圧縮応力場のもとで，水平

ずり断層（strike-s1ip）として生起し，新生代に入っては東西性の圧縮応力場のもとで，縦すべり（dip-

slip）断層として活動したと結論した．しかし，このうち 2 番目の中新世前期の活動については，対応す

る地層の年代論との関係から，時期を決めるのが難しく，今後の検討が必要である．また，TSUNEISHI

（1978）は，割山隆起帯の岩石変形を深部（マイロナイト），中深部（剪断割れ目を伴う小断層群）及び浅部

（断層角礫と展張割れ目）の各変形構造を識別し，地塊的断層運動が繰り返し起こったことを強調して

いる．

割山隆起帯には，以上に記述・議論してきた高角断層群のほかに，本図幅地域南半部の地蔵森付近で

みられる，低角の衝上断層が存在する．これは，割山圧砕花崗閃緑岩体の上に鹿狼山層がクリッペ状に

のり，両者を境する低角の断層である．断層の傾斜は 8-30°で，走向は場所によって大きく異なるから

断層面はかなりうねっている．この種の断層の破砕帯の規模は余り大きくなく，幅 0.3-1m 位の小魚礫
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を混じえた断層粘土からなり，主断層の上盤又は下盤側により規模の小さい副断層を伴う場合が多い．

しかし，断層の上盤（鹿狼山層）及び下盤（割山圧砕花崗閃緑岩）での剪断の及ぶ範囲はごく小規模であ

る．この低角断層は高角断層によって切られているから，割山隆起帯で最古期の断層と判断できる．し

かし，その運動のセンスや造構史的意義についてはまだ未解明である．

Ⅴ．　貫　入　岩　類

Ⅴ．1　概　説

本図幅地域には貫入岩類として，花崗岩類が広く分布するほか，超塩基性岩の小規模な岩体とひん岩

の岩脈とが小分布する．

清滝超塩基性岩体は，周囲を丸森複合花崗岩類によって貫入され，熱変成した蛇紋岩からなる．その

中には丸森変成岩類を捕獲岩として取り込んでいる．

ひん岩脈は，割山隆起帯の古期堆積岩類を貫いているごく小規模なもので，他の貫入岩類とは直接し

ていない．超塩基性岩とひん岩の貫入年代は不明であるが，双方とも花崗岩類よりは古い．花崗岩類は

本図幅地域西半部の丸森複合花崗岩類と，割山隆起帯の割山圧砕花崗閃緑岩で，第 24 図にそれらの分布

及び試料採集地点を示した．丸森複合花崗岩類は，中心部と周縁部とで岩相・岩質がかなり異なり，中

心相（G3）は等粒塊状の黒雲母花崗岩であるが，周縁相（G1）は角閃石黒雲母花崗閃緑岩質で，圧砕片状

構造が著しい．両者の間の岩相の変化はかなり急激のようであるが，不連続ではない．岩石構造からも

中間に弱片状構造を呈する移化相（G2）を設定することができる．しかし，周縁相中に中心相と同じ型

の黒雲母花崗岩（G3’）が岩脈として迸入しているので，周縁相は丸森複合花崗岩体の早期分化相と考え

られる．その他まわりの主岩相とは異質で関係も不明な少数例（No．47，48）を除けば，丸森複合花崗岩

類は第 2 表（p．7）のように分類される．

中心相から移化相を経て周縁相で特に発達する圧砕構造は，西に向かって著しくなり，畑川破砕帯で

最大に達し，岩石はマイロナイトとなる．しかし，このよう構造の変化は，中心部から西方へと一方

向にのみ見られるわけではない．国民宿舎付近から南方へ青葉地域にかけても，弱片状花崗岩ないし片

状花崗閃緑岩が分布する．

割山隆起帯内の割山圧砕花崗閃緑岩（Gd）は，丸森複合花崗岩類とは野外における直接の関係が不明

であるが，岩質・岩相上は丸森複合花崗岩体西翼の圧砕周縁相によく似ている．また，相馬中村図幅の

羽黒山圧砕花崗岩（第 24 図参照）との類似も注目される．

本図幅地域の地質研究では，以上の花崗岩類の記載岩石学的性質を明らかにするために，48 個のモー

ド組成分析と 8 個の化学分析を行い，結果を第 8 表と第 9 表に示した．第 25 図，第 26 図はモード組成変

化図である．
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Ⅴ．2　清滝超塩基性岩（U）

駒滝不動尊の南から堂平山西側に沿って，相馬中村図幅の枯木峠付近まで，南北に帯状に分布し，興

味ある産状を示している（第 27 図）．船山・青木（1982）によると，岩体は一続きではなく，少なくとも 2

帯の雁行状岩体に分かれ，前述の片状変成岩類と密接な随伴関係にあるという．岩体の周囲は花崗岩に

囲まれ，花崗岩との接触面も見られるので，花崗岩迸入以前の古期超塩基性岩であることは確かである

が，その起源・時代について詳しいことは不明である．

岩体の主体をなすものは，わずかにかんらん石・滑石・鉄鉱を生じ，岩石も硬くなっている（第Ⅴ図

版 1，2）．一部で，常陸太田市町屋の“斑石”に似た pseudo-spinifex texture がみられる．

本岩体内部の金掘沢では，ペグマタイト質輝水鉛鉱が蛇紋岩中に不規則レンズ状岩脈をなして産出

し，かつて日興鉱山によって採掘された（渡辺，1941）．

Ⅴ．3　角閃石ひん岩（Ph）

割山隆起帯の鹿狼山層を貫いて緑色を呈するひん岩の岩脈が小規模に分布する．鹿狼山東麓，椎木川

沿いで良く観察され，岩脈の幅は普通 5-20m，最大 70m（椎木川上流）に及ぶ．岩脈はすべてほぼ南北

方向に延びており，垂直に近い傾斜を示す．椎木川沿いではジュラ系相馬中村層群と鹿狼山層との境界
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部に沿って貫入した岩脈が 2 例認められる．

岩石は灰緑色の細粒岩で，斜長石斑晶の目立つものとそうでないものとがある．鏡下では，自 -半自

形の斜長石及び普通角閃石の斑晶と，細粒の石英，斜長石，普通角閃石，不透明鉱物，スフェンなどの

石基からなる斑状構造を示す．斜長石斑晶は累帯構造を示し，破断したり，弱く変形している場合があ

る．普通角閃石は褐緑色で，大部分が緑れん石化（→ゾイサイト）又は緑泥石化しており，更に圧砕化に

より細かく破断している場合もある．
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石基部は石英が他の鉱物よりやや粗粒で，波動消光が認められる．岩石は全般に緑泥石化，絹雲母化

等の変質作用を被り，部分的に方解石に交代されている．

角閃石ひん岩の迸入年代は明確ではないが，相馬中村層群を貫いており，割山圧砕花崗閃緑岩などと

同様に双葉断層の活動による圧砕化を受けていることから，白亜紀のものであることは確実である．ち

なみに，地質的に関連の強い南部北上山地では，この種のひん岩類の貫入年代は前期自亜紀の中 - 後期

である（滝沢ほか，1985）．

Ⅴ．4　丸森複合花崗岩類

ⅤⅤⅤⅤⅤ．4．1　黒雲母花崗岩（中心相 G3-移化相 G2）

丸森複合花崗岩体の真の中心相は，現在は阿武隈川の沖積地となっている角田盆地の中央部直下にあ

ると推定されるが，その一部及び周縁部への移化相が，阿武隈川左岸から，支流の内川及び雉子尾川流

域の丘陵地に分布している（第 28 図）．岩石は一般に細粒 -中粒の等粒状又はやや斑状で，カリ長石がか

なり含まれるために全体として淡紅色を帯びたものが多い．しばしば弱い流理構造が見られ，NE-SW

または NNW- SSE，一部で EW 方向の面構造を示し，迸入定置形態を暗示するものがある．しかし，

この構造は後述の圧砕片状構造との区別が難しい．

鉱物構成は，石英・斜長石・カリ長石の比が ideal granite に近い花崗岩が多いが，西方及び南方に向

かってカリ長石の含有比を減少する傾向がある．色指数は大半が 5 以下で，最大径 1.5mm 似下の黒雲

母を主とし，まれに緑色普通角閃石を含む．ほかに随伴鉱物として，ジルコン・磁鉄鉱・褐れん石・燐

灰石，まれにざくろ石がある．



3 9

鏡下では，石英が最大径 4-5mm の不規則プールをなして発達するが，一つのプールが単一又は少数

の石英粒として存在することはあまりない．桜井・原（1979）が注目したように，圧砕作用とともに再結

晶して，細かい石英サブグレイン（subgrain）のレンズ状又は脈状集合体となる現象が一般に見られる．

このようなサブグレイン化の程度は，中心相から周縁相に向かって強くなり，石英サブグレインはモザ

イク状又は縫合状をなし，一見，再結晶変成組織をつくる．斜長石は最大 4 × 2mm の自形柱状のオリ

ゴクレースで，An 成分は 30% を越えることは少ない．弱い累帯構造があり，極めて微細な集片双晶が

普通である．C 双晶出現率（GORAI，1950）は，14-23％（測定薄片 6 枚）で，正規の火成型に属する．力
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リ長石は微格子双晶がよく発達した微斜長石で，径 4mm 以下のプール状メソスタシスをなしている．

石英の場合と同じく，斜長石にもカリ長石にも，圧砕作用によるサブグレイン化現象が認められる．こ

のような現象は，不動滝から上流へ，地域西南隅の鷲ノ平から西隣図幅の枯木峠付近にかけて，また奈

良又から南へ青葉地域にかけて次第に顕著となり，肉眼的にも弱片状となる（第 29 図 A で，No. 3-7，

及びNo. 16-31）．同じような傾向が北部の岩石（No. 23，24）にも認められるので，第 24 図及び第 8 表で

は，これらを中心相 G3（No. 8-15）とは別にして移化相G2 とした．図版Ⅵ及びⅦに，中心相と移化相の

代表的な花崗岩の鏡下における組織を示したが，両者の差異は，石英プールのサブグレイン化組織の違

いで特に明らかである．

以上の岩石のモード組成を Q-Pl-Kf 変化図にプロットしたのが第 25 図である．これによれば，中心

相も移化相も分類上は花崗岩に属する．ただ移化相には局所的にカリ長石が少ない部分があり（例えば，

No．22），Q：Pl：Kf 比ではトーナル岩質となっているが．色指数は少なく（6.5），優白質である．

なお以上のほかに，他とは異質的な粗粒角閃石黒雲母トーナル岩（色指数＝ 17.5）（No. 47）と角閃石花

崗閃緑斑岩（色指数＝ 12.2）（No. 48）が，鬼形山付近から産するが，周辺の花崗岩との関係は不明であ

る．

代表的標本の顕微鏡記載

中粒黒雲母花崗岩（丸森町丸森字石倉 GSJ R40870）（75100901），化学分析試料 A, 薄片試料 No．

16）（第Ⅶ図版1）
黒雲母は約 4％含まれ，細粒（0.3mm ±）で葉片状かつぼろきれ状の結晶が不規則に散在する．石英・

斜長石・カリ長石比は 30：41：29 で，石英とカリ長石はほほぼ等量に存在するが，鏡下における産状は少

し異なっている．石英は不規則形のプールをなして晶出し，プールの長径は 7-8mmに及ぶこともある．

プールの内部は細かいモザイク状のサブグレインの集合体からなり，単一または少数の石英サブグレインか

らなることはない．これに対して，カリ長石はむしろ半自形の単晶として大きく発達し，少数のサブグ

レインに分かれることはあるが，一般的ではない．微斜長石格子双晶が特徴で，また，結晶の周縁，あ

るいは隣接カリ長石粒との間に，微粒の曹長石を数珠玉状に生じている．

斜長石（オリゴクレース）は，2 × 3mm の短柱状自形結晶で，石英やカリ長石に接する面には不規則な

凹凸がある．弱い累帯構造があり，微細な集片双晶を示す．C 双晶出現率は 18％である．カリ長石との

接触面には必ずミルメカイトが発達する．随伴鉱物として，ジルコン・燐灰石・磁鉄鉱があるが，非常

に少ない．

細粒弱片状黒雲母花崗岩（丸森町奈良又 GSJ R40860（75080502），化学分析試料 B，薄片試料 No．

6）（第Ⅶ図版2）
黒雲母は約 6％含まれ，0.4-0.7mm の葉片状結晶が数個づつ集まって伸長したクロットをつくり，そ

のため弱い片状構造を呈する．黒雲母はしばしばへき開面が弯曲して波状消光を示す．Z' ＝濃茶褐色，

X'＝淡黄褐色の多色性が著しい．石英：斜長石：カリ長石比は，37：24：38で，斜長石が割合少ない．

C 双晶出現率は 19% である．石英の産状が前の試料と少し異なり，プールのサブグレイン化組織がモザ

イク状ではなく，やや長く伸びた縫合状を呈する．サブグレイン化の程度が少ない場合でも，結晶内部

に波状消光が発達する．カリ長石（微斜長石）も径 4-5mm のプール状メソスタシスをなすが数個のサブ

グレインに分かれ，粒界に数珠玉状の曹長石粒を晶出している．その他については，前記試料とあまり

変わりはないが，構成鉱物に見られる上記のような変形特性からみて，前者に比べて，やや進んだ圧砕

条件下で晶出したことが示唆できる．
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ⅤⅤⅤⅤⅤ．4．2　片状角閃石黒雲母花崗閃緑岩 -トナール岩（周縁相 G1）

丸森複合花崗岩体の周縁相とみられる岩相で，特に岩体の西翼において，丸森町薄平から西へ約 1.5

km にわたり，五福谷川及びその支流に沿って模式的な露頭が見られる．類似の岩相は，雉子尾川上流

から黒佐野川上流にも発達する．中心相の黒雲母花崗岩とは，弱片状移化相を経て漸移するが，構造及

び岩質の変化は比較的急激で，特に鷲ノ平東方では，わずか 200m の間隔で，No．27 の黒雲母花崗岩

からN．35 の片状角閃石黒雲母花崗閃緑岩に変わっている．

岩石は中粒ないし粗粒灰白色で，中心相及び移化相の花崗岩に比し一段と粗粒の有色鉱物の平行配列

と，その方向に長く伸びた石英プールの配列によって強調された片状又は片麻状構造が著しい（第 29

図）．片理の方向はほぼNS である．

構成鉱物は，石英・斜長石・カリ長石・黒雲母・普通角閃石を主とし，色指数は 10-20 である．角閃

石は黒雲母に比して少ないが常に含まれる．随伴鉱物として，ジルコン・燐灰石・スフェン・ルチルが

あり，特にスフェンとルチルが特徴的である．鉄鉱は極めて少ない．

鏡下では，石英は単一の粗粒結晶として存在することはなく，モザイク状・鋸歯状又は縫合状に再結

晶した細かいサブグレインが細長くレンズ状に伸びたプールを作り，全体として片理の方向に配列す

る．斜長石は自形柱状のアンデシン（An30-40）で，弱い累帯構造があるが，石灰核を持つものもある．

集片双晶はオリゴクレースに比べると双晶面間隔が粗い．C 双晶の出現率は 28-40%（測定薄片 6 枚）で，

中心相の花崗岩より多い．カリ長石は，移化相に近いものでは 20％含まれることもあるが，一般には少

量（12-2％）で，畑川破砕帯に向かって減少する．微斜長石格子組織がやや不鮮明か，または消滅し，モ

アレ状の微ペルト長石となる．黒雲母と角閃石は G3 または G2 中のものに比して粗粒大型であるが，

再結晶したものは細粒である．

石英のサブグレイン化に示されるような再結晶変形現象は，その他の構成鉱物にも見られ，その点は
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G3 及び G2 の花崗岩より顕著である．特に畑川破砕帯に近接し，セプタ状変成岩中に指交状に迸入する

ものは，圧砕作用が最も強く，マイロナイトになっている．

薄片のモード組成によれば，本岩は分類上花崗閃緑岩からトーナル岩に属し，G3 及び G2 の花崗岩と

は組成変化図の上では一見連続する．

本岩とG2（移化相）との野外における関係が，漸移的ではあるが急変することについては前に述べた．

しかし，両者の迸入関係を示す露頭は，少なくとも，G2 とG1 の境界部では確認することができない．

ただ，丸森駅西の道路切割の露頭での観察によれば，G1 または G2 に相当する片状角閃石黒雲母花崗閃

緑岩の上に G3 の黒雲母花崗岩がのり，かつ前者の中に岩脈として迸入している（第 30 図）．また，五福

谷川上流の片状構造帯では，中心相（G3）に対比される黒雲母花崗岩（G'3）が数か所で本岩を貫いている（第

31 図）．これらの事実から，本岩は丸森複合花崗岩体の迸入固結の過程で早期に分化し，岩体の周縁部

又は下底部に定置した岩相と考えられる．

代表的標本の顕微鏡記載

粗粒片状角閃石黒雲母花崗閃緑岩（丸森町丸森薄平，GSJ R40892（76AB94），化学分析試料 D，薄片

試料 No. 37）（第Ⅷ図版1，2）
五福谷川に沿った周縁相では最も東側（内側）に位置する試料で，色指数＝ 14，石英：斜長石：カリ長

石比は 46：40：14 で，花崗閃緑岩に属する．角閃石は約 3％含まれ，最大径 4mm の自形柱状結晶をなす

が，常に黒雲母と連晶し，あるいは囲まれて産出する．多色性は，Z = やや青みを帯びた濃褐緑色，

Y ＝濃褐緑色，X ＝淡褐色．黒雲母は約 11％含まれ，最大径 1.5mm 以下の薄板状結晶が交叉集合をなし，

片理の方向に伸びたクロットを作る．やや大型の結晶は周囲が再結晶して細粒化し，特徴的な虫状ルチ

ル及びスフェンを析出している．黒雲母の多色性は，Z' ＝濃茶褐色，X' ＝淡黄色である．石英は片理の

方向に細長く伸長した最大 20mm のレンズ状プールを作り，偏平モザイク状石英サブグレインの集合か

らなる．個々の石英サブグレインは低度の波動消光を呈する．斜長石は 2 × 3mm，まれに 6 × 8mm の短

柱状自形をなすが，他鉱物との境界は直線的ではなく，不規則縫合的である．単一の結晶が圧砕再結晶

して，斜長石サブグレインのモザイク状集合を作る場合もあり，全体の組織は火成岩的な花崗岩質とい

うよりは，グラノブラスティックといった変成組織に近い．斜長石には弱い累帯構造（正累帯又は反覆正

累帯）があり，C 双晶出現率は 28％である．カリ長石は約 12％含まれ，微斜長石格子組織ははっきりしな

い．径 4-5mm の単晶としてメソスタシスをなすこともあるが，斜長石とともにサブグレイン化すること

が多い．その場合，カリ長石 -カリ長石又はカリ長石 -斜長石の境界にはミルメカイト質曹長石の粒状結

晶を必ず伴っている．

粗粒片状角閃石黒雲母トーナル岩（丸森町丸森四重麦，GSJ R40898（76AB96），化学分析試料 G，薄

片試料No. 42）（第 IX：図版 1，2）
五福谷川に沿って，上記試料より 1,100m ほど上流（図幅境界から 370m 西）で採取した試料である．上

記 No. 37 に比してやや塩基性で，色指数は約 18（黒雲母 15％，角閃石 3％），石英：斜長石：カリ長石比

が 44：52：4，したがってトーナル岩に属する．C 双晶出現率は 40％である．組織は全体としてグラノブ

ラスティックで，各構成鉱物の鏡下における特性も，前記試料に似た圧砕再結晶組織を示すが，以下の

点で若干異なっている．i）黒雲母の多色性が，Z' ＝やや赤みを帯びた濃茶褐色，X' ＝明るい淡黄色で

ある．4-5mm の大型結晶の周縁部における再結晶細粒化，へき開面の撓曲・弯曲が見られる．ii）斜長

石のモザイク状サプグレイン化が著しい．iii）カリ長石はモアレ状で，微斜長石格子組織が消えている．
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強片状ポーフィロイド様黒雲母角閃石トーナル岩（丸森町丸森，GSJ R40904（75092507），薄片試料

No. 49）（第X 図版 1）
五福谷川上流，畑川破砕帯（断層）の手前 300m の地点で，片状構造帯のセプタ状変成岩中に層々迸入

している．肉眼でも鏡下でも強度の片状圧砕構造を示すが，岩石全体が完全にマイロナイト又はカタク

ラサイトになっているわけではない．元の角閃石や斜長石が径 1-2mm の眼球状残斑晶として散在し，モ

ザイク状サブグレインからなる石英プールも，レンズ状ないし脈状の破片として残存している．その他

の部分には数 10μm大の鱗片状黒雲母（又は緑泥石），微粒状の斜長石（アンデシン），及び石英の微晶が集

まって微花崗変晶状（microgranoblastic）の基質を作っている．カリ長石は少量だが，基質の間隙を充填し

て晶出し，一部は斜長石を脈状に貫いている．角閃石の多色性は，Z'＝やや青みを帯びた濃緑褐色，Y＝褐色，

X ＝淡褐色．斜長石残斑晶における C 双晶出現率は 2 8 ％である．随伴鉱物として，丸味のある

ジルコン，黒雲母の緑泥石化に伴ったスフェン，スフェンのコロナで囲まれた磁鉄鉱がある．

Ⅴ．4．3　片状黒雲母花崗岩（G ′3）

五福谷川の片状周縁相（G1）を貫く岩脈を構成する花崗岩で，岩脈の方向はNNE-SSW のものが多い．

岩脈の規模はいろいろであるが，中には幅 20m にわたって広く発達するものもある（No. 32）．第 31 図

にその一つの産状を示す．この場合には，岩脈は母岩の片状花崗閃緑岩の片理（N8°W66°E）に斜交して

いるが，同じ方向の片理が岩脈の花崗岩中にもあって，両者が脈壁を隔てて一見連続することが注目に

値する．同様の岩脈の露頭又は転石は，そのほか数か所に観察される．このことは，母岩の花崗閃緑岩

が固結した後までも，なお同一方向の応力が深成活動の場に継続又は残存したために，岩脈中にも弱い

ながらも母岩と同一方向の片理が作られたものと解釈される．ただし，まれに片理の方向が岩脈の壁面

に平行で，母岩の流理と大きく斜交することもあり，応力方向が場合によっては変わることがあること

を示している．

いずれにせよ，岩脈の花崗岩は岩質・岩相上，丸森複合花崗岩体の中心相（G3）の花崗岩に対比され

るもので，岩体の早期分化相である周縁部の花崗閃緑岩中に迸入した最晩期分化マグマを代表するもの

であろう．

代表的岩石の顕微鏡記載

細粒片状ざくろ石含有黒雲母花崗岩（丸森町薄平 -四重麦間，GSJ R40887，薄片試料No. 32）（第X 図

版 2）
黒雲母は約 5％含まれ，10mm あるいはそれ以上に伸長した葉片状クロットが平行配列し，そのため

顕著な片状構造を作っている．多色性は，Z' ＝濃赤褐色，X' ＝淡黄芭．石英：斜長石：カリ長石比は，

35：42：23 である．ほかに径 1mm 前後のざくろ石の斑晶を 0. 3％ほど含む．ざくろ石の化学組成は，

Alm64.2 And 1.9 Gross 1.4 Pyr 3.5 Spess 29.0（第 7 表参照）で，黒雲母片岩中のパイラルスパイトに似てい

る．累帯構造も変成岩のざくろ石と同じく，Mn含量に関して弱い逆累帯を示す．

鏡下では，モザイク状サブグレインからなる石英プールが，片理の方向にレンズ状に伸びている．斜

長石（オリゴクレース）の自形結晶は丸味があり，石英又はカリ長石との境では細粒化することが多く，

ミルメカイトもできている．累帯構造は弱く，集片双晶が極めて細かい．C 双晶の出現率は，14％であ

る．カリ長石は，モアレ状の微ペルト長石で，微斜長石格子組織は見られない．径 0.5mm から最大 1.5
mm の円形又は卵形の斑晶状をなし，周りをミルメカイト質斜長石の微粒で包まれている．随伴鉱物とし

ては，ジルコンのほかには目ぼしいものはない．
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Ⅴ．5　割山圧砕花崗閃緑岩（Gd）

割山隆起帯に，北は岩沼図幅地域の割山峠の北から，南は本図幅地域の五社壇南方鈴宇峠まで，18

km 余にわたって細長く分布する（第 5 図参照）．割山隆起帯を構成する割山層及び鹿狼山層とは断層で

接し，接触変成作用もみられないので，迸入関係は明らかでない．しかし，割山層及び鹿狼山層ととも

に，激しい圧砕作用を受けて片状となり，極端な場合には片状マイロナイトになっていることも少なく

ない．一例として，山元町明通峠から対空通信所への道路沿いに露出するマイロナイト（第XI図版 1）は，

一見変成岩状で，N10°W20°E の片理を有し，北に緩く落す線構造も認められる．

しかし，片状構造はあるが，圧砕作用が比較的軽微で，明らかに深成岩的な外観を示す部分が，馬船

峠東，高瀬峠東，小斎峠東などに発達する．それらの岩質は，所によって変化はあるが，角閃石黒雲母

花崗閃緑岩ないしトーナル岩で，代表的標本の鏡下における性質は次のとおりである．

圧砕角閃石黒雲母花崗閃緑岩（山元町小斎峠，GSJ R40900（75-55），薄片試料No. 45）（第XI 図版 2）
色指数 7.3，石英：斜長石：カリ長石比は 28：59：13 の優白質花崗閃緑岩である．有色鉱物は，黒雲母

（3.0％）と角閃石（1.6％）のほかに，磁鉄鉱（1.8％）とスフェン（0.8％）が特徴的である．スフェンは最大 2
mm に及ぶくさび状結晶をなすものがある．黒雲母は最大径 6mm の板状結晶であるが，変形して両端が

しぼられた紡錘形又は弯曲したレンズ形をなす．周辺部は再結晶して細粒化し，虫状ルチルを析出する

ことがある．多色性は，Z ＝濃茶褐色，X' ＝淡黄色．緑泥石化したものも多い．角閃石は，大きいもの

で径 mm の柱状をなし，圧砕されてばらばらになったり，くの字形に折れ曲がったりする．多色性は，

Z ＝淡い青味を帯びた緑色，Y ＝緑色，X ＝淡緑色である．黒雲母と角閃石とでは，それぞれの変形挙動

が異なるのが注目される．

斜長石（酸性アンデシン）も変形して，結晶の角が砕けて丸くなったり，単一の結晶が割れてサブグレ

イン化したりする．双晶面の弯曲も普通に見られる．C 双晶の出現率は 32％である．カリ長石は，モア

レ状の微ペルト長石で，サブグレイン化した斜長石の間隙にプール状に晶出し，ミルメカイト質斜長石

の数珠玉状結晶で縁どられている．

これらの諸鉱物の間を充填し，あるいはセメントする形で，潜晶質ともいうべき極めて微細な縫合組

織の石英プールが，片理の方向に長く伸びて発達する．これに類似した組織は，丸森複合花崗岩体南東

部の弱片状花崗岩（例：No. 3）にも見られる．

Ⅴ．6　花崗岩類の化学組成

本図幅地域（西隣桑折図幅地域の一部を含む）の花崗岩類のうち，丸森複合花崗岩体から代表的標本 8

個を選び，化学分析を行った（第 9 表）．またこれらの結果を各種変化図（第 32，33，34，35，36図）にプロ

ットした．

化学分析に供した丸森複合花崗岩類は，おおむね SiO2 が 64-76％の範囲内にある．そのうち，中心相

に近い花崗岩 3 個（A，B，C）が最も酸性で SiO2 ＝ 72-76％，その他の 5 個は周縁相の花崗閃緑岩では 64-

67％となる．第 32 図で見るかぎりでは，SiO2/D.I. の変化はほぼ連続的で，Al2O3 その他の成分につい

ても同様である．同図で日本産花崗岩類の平均組成と比べてみると，丸森複合花崗岩体の花崗岩 -花崗

閃緑岩は(Fe2O3 ＋ FeO)/MgO 比がやや高く，K2O がやや低い．この関係は特に，MFA 図（第 35 図）で
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見るとよく分かる．一方，既存の資料（柴田，1967；石原ほか，1973）から選んだ阿武隈山地東列の新期

花崗岩類は，丸森複合花崗岩体の花崗岩類とは異なり，日本産花崗岩類の平均組成に近似している．

Ⅴ．7　花崗岩類の迸入時代

本図幅地域及び周辺地域に分布する丸森複合花崗岩類の迸入時代については，古くは丸森町山田の花

崗閃緑岩（第 24 図，第 8 表のNo. 24 と同じ）の黒雲母のK-Ar 年代が 89Ma と報告されている（河野・植

田，1965）．最近，柴田（1987）が同地域の花崗岩類について行った放射年代学的研究では，それらの
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Rb-Sr 全岩アイソクロン年代は 106.4 ± 3.5Ma（丸森橋付近の試料については，111.6 ± 2.4Ma），また，

その中の 2 試料から分離した鉱物 - 全岩アイソクロン年代は 99Ma を示した．これらの試料中にはいわ

ゆる“古期”とされた片状花崗岩（G1 ないし G2）も含まれているが，いずれにせよ，阿武隈山地の大半

を占める白亜紀花崗岩類の年代と一致している．

割山圧砕花崗閃緑岩については，生出・藤田（1975）は，古生代と白亜紀の 2 つの可能性を指摘してい

るが，放射年代測定は行なわれていない．本報告では，本岩が丸森複合花崗岩類の一部（片状花崗閃緑

岩：G1）に類似している点を重視し，その迸入年代については，自亜紀中頃の可能性が強いとみなし

た．

Ⅵ．　新　第　三　系

Ⅵ．1　中 新 統

本図幅地域の中新統に関する本報告の層序（柴崎・藤田，1988）を，従来の層序と比較して第 13 表（58

頁）に示した．

中新統は，割山隆起帯の西側の角田盆地や，その周辺の阿武隈山地や割山隆起帯上に分布するもの

と，割山隆起帯の東側，すなわち太平洋側の西側縁辺部に分布するものがある（第 7 図，第 37 図）．

角田盆地側の中新統は，下位から，天明山層，金山層，芳ケ沢層に区分できる．天明山層と金山層の

下部層は指交関係と解釈できる．天明山層は火砕岩・溶岩を主とし，本地域の西南方に広く分布する霊

山層の一部をなしている．金山層の金津凝灰岩層は，角田盆地の北側に接する槻木地域の堆積盆地の中

部凝灰岩部層（生出・藤田，1975）にそのまま連続しており，全く同層準の凝灰岩である．金山層最上部

には清水凝灰岩が分布し，この上位に整合関係で迫層が重なっている．芳ケ沢層は迫層を整合関係に覆

っている．
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割山隆起帯の東側の南部には，金山

層下部層上半部や上部層に対比される

赤柴層が分布し，それらの北側と南側

に分布する久保間層は先中新統の鹿狼

山層や赤柴層を不整合関係におおい，

上位の山下層とは整合関係にある．久

保間・山下両層はともに鮮新統であ

る．

割山隆起帯の東西両側の丘陵部や低

地帯には，第四系の段丘堆積物や沖積

層が分布している．

本地域に見られる断層は，割山隆起

帯やその付近にみられる南北性のもの

が多い．しかし，割山隆起帯と阿武隈

山地に挟まれた丘陵地域には，東西性

ないし北西 - 南東方向のものもみられ

る．なお，本地域には，中新世以後に

大規模な水平ずりの断層は分布しな

い．

角田盆地を構成する中新統には，南

北方向の軸をもつ背斜状ないし向斜状

の撓曲が発達している．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．1．1　天明山層

本地域の南部に分布する火砕岩層を主体とする地層は，従来，天明山火砕岩層（菅野，1955；藤田・

辻川，1960），天明山集塊岩層（北村ほか，1955），あるいは，本図幅地域の西方に分布する霊山火砕岩

層又は霊山層（藤田・辻川，1960）と呼ばれていたものと同じである．

模式地　本地域南部の宮城県伊具郡丸森町，天明山北東の雉子尾川上流地区である．

分布　主として，本図幅の南隣りの相馬中村図幅の北縁部の天明山を中心に分布している．

これら火砕岩と同層準にあるとみられる玄武岩質溶岩や同質火砕岩は，丸森町佐野とその西方の黒佐

野川の間の地域，同町黒佐野の北方，同町南平の東方などにかけて点在して分布する．このほか，丸森

町金山付近や新町付近，更に，大館付近にも小規模に分布する．

なお，馬船峠の北方と南方にはそれぞれ割山隆起帯の先第三系上に，小規模ながら分布している．ま

た，馬船峠の西麓には，後述の金山層下部層の間に断層関係で挟まれて層厚 75m ＋のかんらん石玄武

岩層が基盤の結晶片岩ともども破砕されて分布している．

層序関係　本層は，角田盆地の低平地では，金山層下部層と指交関係にあり，最下部層は基盤のなす



5 1

高角不整合面にアバットの不整合関係にある．また盆地周辺の丘陵部では，基盤の薄い風化層を覆いな

がら，基盤に対しオーバーラップの不整合関係にある．本層は，図幅地域の南方の天明山以南では，海

成層の塩手層の上位にくるが，塩手層は，角田盆地内の天明山層基底の砂礫岩層と同層準にある．

層厚　基盤の起伏があるので，層厚の変化が大きいが，最大約 170m を示している．

層相　丸森町青葉付近の低地帯における天明山層の基底部には，火砕岩を含まない厚さ 4- 5m のア

ルコース質中 -粗粒砂岩層が，その下位に砂礫岩層を伴って分布し，最大径 50cm に及ぶ花崗岩の角礫 -

亜角礫を多く含んでいる．また，わずかながら流紋岩の礫を含んでいる．この砂礫岩層の礫は大小様々

で不淘汰状態を示し，不淘汰砂礫岩層は，基盤の花崗岩のなす高角の不整合面に対してアバットしてい

る．

上記の基底部の地層の上位には，火山礫凝灰岩層や火山角礫岩層が分布している．この凝灰岩層の間

に，数枚の暗灰色砂岩層，及び，泥岩層や黒色炭質泥岩層などを挟んでおり，それらには炭化植物片を
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含むことがある．また，まれにアルコース質砂岩層を挟むことがある．火山角礫岩の礫は，かんらん石

玄武岩，複輝石安山岩，普通輝石安山岩，紫蘇輝石安山岩，角閃石安山岩などからなる．

第 38 図に示したように，本層は角田盆地の周辺部の基盤上に，列をなして分布している．それぞれの

岩体は上記と同様に玄武岩と安山岩の溶岩層と火山砕屑岩からなり，ときに岩脈をなしている．これら

岩体の分布は，東側ではわずか 2 か所であるが南北方向の双葉破砕帯沿いに分布し，西側では北西 - 南

東方向の相馬・鶴岡線（生出・大沼，1960）の方向を示している．

地質構造　本層は，ほぼ，北に 10°前後の緩い傾斜を示している．大きな断層や褶曲による転移はみ

られない．

年代・対比　本図幅地域の南方の塩手地区には，本層の火砕岩層の下位に，不淘汰角礫岩層と砂岩層

からなる塩手層が整合関係に発達しており，この地層は，本層最下部の砂礫岩層とほぼ同層準にあると

みられる．そして，塩手層には，中新世前期のものとみられる浅海生軟体動物化石を含んでいる（藤田

・辻川，1960）ので，少なくとも，本層下部は前期中新統とみられる．更に，本層は，本地域の南西方

に分布する霊山層と同層準である．

火道の構造　阿武隈川左岸（丸森町大館）に独立した小丘をなす館山（第 2 図，前出）には，阿武隈山地

北縁部の霊山層（＝天明山層）中に数多く知られている火道群の 1 つが分布している（八島，1959）．この

付近の地質図は第 39 図に示した通りで，基盤の花崗岩を突き破ってできた火道から噴出・堆積した火山

砕屑岩と溶岩が，東西 500m，南北 600m の範囲に分布する．第 40，41 図は火道内部の産状である．

この場合，火道から噴出した火山砕屑物の大部分が，数 mm から最大 13cm の球状火山弾によって構

成されていることが注目される（第 42 図）．これらの火山弾を鏡下でみると，中心から縁辺部にかけて玄
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武岩の間粒組織が認められ，ピソライトの内部構造と構成物質とは明らかに異なっている．外縁にはし

ばしばガラスを生じている．

丸森町金山の古火山砕屑丘（第 43 図）も同様の球状火山弾と球状火山礫から構成されている（八島，

1979，第 44 図）．

火山岩の岩質　天明山層の火山岩類は，第 10 表のように分けられる．このうち，本図幅地域の玄武岩

類は，中部のかんらん石玄武岩に属する．次に，代表的な岩石の記載例を示す．

普通輝石 -かんらん石玄武岩（丸森町館矢間字大館．薄片番号 65092007）（第XIV 図版 1）
斑状構造の顕著な黒色の硬い岩石で間粒組織を示す．少量の基盤岩の花崗岩類に由来する捕獲結晶を

産する．

斑晶：普通輝石（2Vz＝ 55°c∧Z＝ 28-37°）は単晶または集斑晶をつくって産し，たいてい砂時計状構造

を示し，量は少ない．かんらん石は新鮮でわずかに周辺の割れ目にイジングス石などが生じて

いる．

石基：主として柱状または長状自形の斜長石・普通輝石（2Vz＝35-50°平均42°c∧Z＝38°）及び蠕虫状

磁鉄鉱を包有するかんらん石を産する．このほかに少量の磁鉄鉱・珪酸鉱物・スピネルを含む．
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かんらん石玄武岩（丸森町金山字北方 700m．薄片番号 811010-7）（第XIV 図版 2）

斑状構造の顕著な黒色の岩石で準オフィテック組織を示す．

斑晶：ほとんどイジングス石や緑泥石質鉱物で交代されたかんらん石を含む．

石基：主として柱状自形の斜長石・普通輝石（2Vz＝40-50°c∧Z＝30-39°）のほかかんらん石からなる．

かんらん石は完全に二次鉱物で置換され，常に石基の普通輝石で包まれている．そのほかに少

量の磁鉄鉱を含む．
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普通輝石 -かんらん石玄武岩（角田市馬船峠南方 800m）

斑状構造の顕著な黒色の岩石で間粒組織を示す．

斑晶：少量の斜長石・普通輝石（2Vz＝40-55°c∧Z＝36-47°）は集斑晶をつくるものが多く，累帯構造が

やや著しいかんらん石は周辺にイデングス石などの二次鉱物を生じている．

石基：柱状自形の斜長石，柱状または粒状半自形の普通輝石（2Vz＝ 40-55°c∧Z＝ 36-45°）及び紫蘇輝石

（2Vx＝ 65-70°弱い多色性を示す）を産する．かんらん石は常に紫蘇輝石の反応縁をもっている．

そのほかに少量の磁鉄鉱，赤褐色のスピネル，珪酸鉱物，二次鉱物として方解石が生じている．

普通輝石 -かんらん石玄武岩（丸森町館矢間字小坂）

斑状構造の顕著な暗灰色の岩石で間粒組織を示す．

斑晶：斜長石（平均 An77）は比較的多量に産し，累帯構造が発達している．普通輝石（2Vz ＝ 55-58°

c∧Z＝ 40-46°）のほかに，完全に緑泥石鉱物で置換され，磁鉄鉱粒と紫蘇輝石の二重の反応縁を

つくるかんらん石がある．

石基：柱状斜長石・普通輝石（2Vz＝43-55°c∧Z=37-44°）及び紫蘇輝石（2Vx＝65°）はたいてい普通輝石

のラメラをつくって産する．かんらん石は完全に二次鉱物で置換され，紫蘇輝石と dactylitic

magnetiteとの二重反応縁をつくっている．そのほか，少量の珪酸鉱物・磁鉄鉱を伴っている．

以上のうち，館山火道溶岩（かんらん石玄武岩）の化学組成及びノルム鉱物組成は第 11 表のようであ

る．また，霊山層中部玄武岩類の平均モード鉱物組成を第 12 表に示す．霊山層の玄武岩類の化学的特性

については，既に報告されているが（八島，1963），本図幅地域の玄武岩も同様に，高アルカリソレアイ

ト玄武岩と考えられる．
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かねやま

ⅥⅥⅥⅥⅥ．1．2　金山層

本層は，菅野（1955）の金山層群と芳ケ沢層下部，藤田・辻川（1960）の金山累層とよばれてきたものの

一部，また，北村ほか（1955）による金山層と迫層とを合せたもの，さらに，長谷・早坂（1972）による肘

折沢層・大内層・迫層ならびに芳ケ沢層のごく一部など，に相当する（第 13 表）．藤田・柴崎（1987）は，

本層の金津凝灰岩層が北方の槻木地域の槻木層（HANZAWA et al., 1953）の中部凝灰岩部層（藤田・木野崎，
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1960）に連続することを明らかにした

本報告では，金山層を，下位から順に，下部層，上部層に区分した．下部層の最上部の凝灰岩層を金

津凝灰岩層とよび，上部層最上部の凝灰岩層を清水凝灰岩層とよぶ（第 45 図）．本層の各地点での地質柱

状図を第 46 図に示す．

本層は，全体として緩く北 - 東北東に傾斜し，本地域の南部では北へ，北部では東北東への傾斜が卓

越している．しかし，割山隆起帯沿いの金山層は，狭い範囲であるが西傾斜を示している．

Ⅵ．1．2．1　下部層

模式地　宮城県伊具郡丸森町鬼ケ柵付近である．

分布　本部層は，本地域の中央部の丸森町中平付近から，丸森町青葉付近にかけての雉子尾川の東側

の丘陵地，角田盆地の北東部，そして，雉子尾川西側の阿武隈山地の縁辺部などの 3 か所に分布してい

る．

層序関係　堆積盆地の東縁部の本部層は，割山隆起帯を構成する鹿狼山層や圧砕花崗閃緑岩と，一部

は断層関係にあるが，大部分は，それら基盤岩のなす高角傾斜の不整合面にアバットしている．

アバットが観察できる場所として次のようなところがある．その 1 つは角田市是入の東方で四方山西

方道路脇の北側崖で，基盤のなす垂直の不整合面に対して，巨角礫を含むほぼ水平に近い本層の角礫岩

層（第 47 図）が厚さ 3m にわたってアバットしている．

小斉峠の三叉路の北西方への道賂の両側においても，低傾斜の本層に属する不淘汰角礫岩層が，厚さ

10m 以上にわたって，高角傾斜を示す不整合面に対してアバットしているのが観察される（第 23 図）．

また，この三叉路の南西方に通じる道路脇にも同様な不整合関係がみられ，更に，鈴宇峠西方の道路脇

北側の崖で，基盤の鹿狼山層とのほとんど垂直の不整合面に対して，本層の不淘汰角礫岩層が厚さ数

m にわたってアバットしているのが観察される．なお，丸森町南平東方の道路脇においても，花崗岩

との高角不整合面に対し，不淘汰角礫岩からなる本層が 1-2m の厚さでアバットしているのが見られ

る．
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本層が基盤にアバットしていると解釈できる事実が 2 つある．その 1 つは，現地において確かめた低

傾斜を示す本部層と基盤岩の境界部をすべて地形図上にプロットすると，不整合線が直線的となること

である．もう 1 つは，巨角礫を含む，不淘汰角礫岩層の分布である．このような礫層は高角傾斜の不整

合面が近くに分布する可能性を示すからである．また，亜角礫からなる巨礫を含む不淘汰礫岩の場合，

堆積時に，近くに，切り立った古地形の存在を想定してよい．

後者のような巨角礫を含む不淘汰角礫岩は，割山隆起帯の西側一帯の本部層ばかりでなく，また，角

田盆地の西側縁辺部の本部層にも広く分布している（第 48図，第 53図）．こうしたことは，これらの地域

のすぐ背後に高角傾斜の不整合面が存在していたことを意味する．これに対して，高角傾斜の不整合面

から離れて，堆積盆地の中心よりの本部層の状況については，次のボーリング資料が役立つ．

丸森町佐野を中心とする地域の本部層には，かつて採鉱した亜炭層が発達し，現在も，雉子尾川右岸

にそれが露出している．この地域の本部層は，盆地の中央よりに位置し，頁岩層，亜炭層，粗 - 細粒砂

岩層からなり，こうした細粒岩層が凹凸のある基盤岩上に不整合にのっていることが，ボーリング資料

によって確かめられている（河野・植田，1965；垣見ほか，1969）．このことからすると，本堆積盆地の

中央部よりの部分には，盆地縁辺部にみられる不淘汰の粗粒岩の分布が少ないとみることができる．本

地域の南部の青葉付近で，本部層は，次の理由で天明山層と同層準にあると言える．すなわち，本部層

の上位に整合関係で発達する上部層が，本図幅の南隣りの相馬中村図幅の最北部に位置する旗巻峠付近

の天明山層を直接に整合関係で覆っているからである．

層厚　起伏の著しい基盤岩を覆っているので層厚は変化するが，観察した限りの最大層厚は 170m で

あり，実際はもっと厚い部分があると推定される．

層相　本部層は，礫岩と砂岩を主体としている．先にも述べたが，本部層最下部のうち，縁辺基底部
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付近には不淘汰の角 - 亜角礫岩層が分布し，すぐ近くの基盤起源の最大礫径が 1m を超す角礫から数

cm 程度の角礫 -亜角礫を含むのが普通である．基質も角ばった中 -粗粒の砂岩からなり，砂粒も礫と同

じく近くの基盤岩起源とみることができる．しかし，盆地の縁辺から離れるにつれて，角のとれた亜円

礫や円礫を含むようになる．

本部層の中 -上部は，円 -亜円の中 -細礫岩と細 -中粒砂岩の互層や，黒雲母が目立つ暗灰色凝灰岩質砂

質シルト岩を主体としており，また，アルコース質中 - 粗粒砂岩層を挟み，これらには，炭化した植物

片を含むこともある．

本部層の中 -上部に含まれる円 -亜円の礫種は，花崗岩，アプライト，頁岩，砂岩などが多いが，丸森

町佐野付近の礫岩には，天明山層の玄武岩起源の礫が多く含まれている．

本部層の上部には，薄い白色細 -中粒凝灰岩層を挟むことがある．

化石　丸森町大内 -佐野地域で，Eostegodon pseudolatidens YABE の歯の化石が産出したといわれている

（元角田中学教諭・武田要吉談）が，本層準のものと考えることができる．ただし，それについての記載

はない．

年代・対比　既に述べたように，本部層は天明山層と同層準にあり，また，本地域の南方にみられる

天明山層の下位には，天明山層と整合関係にある塩手層が分布し，この塩手層と天明山層下部の砂礫岩

層とは同層準にある．したがって，塩手層と本部層の下部層とも同層準である．塩手層は前期中新世を

示す海生軟体動物化石を含んでいるので，本部層の下部も前期中新世と考えられる．

また，本図幅地域北方の槻木地域の槻木層の下部層と本部層は，互いに連続し合っており，同時層と

なっている．

金津凝灰岩層

本層は，金山層下部層の最上部をなす地層である．

模式地　宮城県角田市尾山の金津南の内町溜池の東方の池の北岸（第 49 図）．

分布　魚田市内町の内町溜池付近，本地域の中 -南部の雉子尾川東側の丘陵地帯，青葉 -旗巻峠付近，

青葉西方，及び青葉から天明山に向かう道路沿いなどに分布している．なお，地質図には，その分布を

示さなかったが，角田市西方の本部層が花崗岩にアバットする部分に，本層が小規模に分布している

（地質断面図 A-A' 参照）．

層序関係　金山層下部層とは整合関係にある．

層厚　3-8m を示している．

層相　白色 -灰色軽石質塊状凝灰岩を主体とし，全体として岩相変化は少ないが，丸森町鬼ケ柵付近

では砂質となっている．白色軽石は流紋岩質とみられる．本部層には，炭化植物の破片や火山岩片がか

なり多く含まれている．岩片としては，石英，斜長石，火山ガラス，及び流紋岩質 - 石英安山岩質とみ

られるもの，玄武岩などが含まれている．

対比　本層は，本図幅地域の北方の槻木層の中部凝灰岩部層に移化し，同時層である．
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Ⅵ．1．2．2　上部層

模式地　宮城県伊具郡丸森町田辺付近である．

分布　本地域の中 -南部の雉子尾川東側の丘陵地帯と，青葉南西に分布している．
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層序関係　金山層の金津凝灰岩層とは整合関係にある．

層厚　最大約 120m を示している．

層相　本部層は，砂岩，シルト岩，白色凝灰岩などからなっている（第 50・51 図）．本地域中央部の田

辺，及び，明光沢付近と，本地域の南部の佐野や青葉付近では，亜炭層，黒色泥岩層，白色細粒凝灰岩

層などの縞状互層が主体をなし，それに薄いアルコース質砂岩層を挟む．丸森町鬼ケ柵付近に分布する

本部層は，砂質シルト - 細粒砂岩層と亜円礫からなる礫岩層との互層からなり，他地域の層相と比べて

粗粒堆積物が卓越している．

本部層には，落差のあまり大きくない断層が発達している（第 51 図）．

化石　本層からは，分布の南東部からしばしば植物化石を産する（第 52図）．丸森町大内東方や同町佐

野付近の泥岩から次のような植物化石が報告されている（菅野，1955）．Trapa yokoyami NATHORST, Li-

quidambar formosana HANCE, Comptonia naumanni NATHORST, Sequoia sempervirence ENDLICHER, Doryophyllum sp.

また，本層には，しばしば珪化木が産出する．

年代・対比　前記の植物化石は，すべて，中新世前期の台島型植物化石群に対比されるので，本部層

は，中新世前期のものと考えられている（鈴木，1963）．

清水凝灰岩層

模式地　宮城県伊具郡丸森町小斉の清水付近である．

分布　模式地の北方の丘陵部一帯と，さらに北方の角田市竹ノ内や下山の独立丘陵の付近，南部で

は，丸森町伊手の西方に分布する．

層序関係　上部層の上位に整合関係で重なっている．
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層厚　300-150cm，白色細粒凝灰岩である．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．1．3　迫層

模式地　宮城県伊具郡丸森町迫付近である．
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分布　丸森町中平付近から北方の丘陵地帯にかけて広く分布している．

層序関係　金山層上部層とは整合関係にある．また，角田市内町付近では，本層は，金津凝灰岩層及

び金山層の上部層と断層関係で接している．本層は，角田市西方の花崗岩のなす高角傾斜の不整合面に

対してアバットの不整合関係を示している．第 53 図の写真は，丸森駅の北西方の道路脇の露頭で見ら

れ，花崗岩のなすほとんど垂直の不整合面に対して，本層の砂岩と泥岩の互層がアバットしている状況

を示したもので，径数 m の巨大角礫が観察される．この付近の地下では，下位層の砂岩礫岩層も基盤

にアバットしているものと推定される．

丸森駅前の山根の人家裏では，その上面がいくらか削うされたような天明山層の玄武岩層の上を，本

層がオーバーラップの関係でおおっている．この関係はダイアステムの可能性がある．

露頭で確認できないが，丸森町の新町，台町，金山などの地域の本層も，花崗岩や天明山層の玄武岩

とアバットしたり，オーバーラップの不整合関係を示しているとみられる．

層厚　約 80m であるが，本層は南部で薄くなり，丸森町山屋敷より南方には，本層は分布していな

い．

層相　本層は，主に，淡灰 -灰色の凝灰岩質シルト岩からなり，上部はやや砂質となる．

化石　角田市小斉付近の本層から，次のような汽水棲の貝化石が産出している（菅野，1 9 5 5）．

Crassostrea gravitesta (YOKOYAMA), Crepidula sp., Calyptraea sp.

なお，Crassostrea は密集して産出する．角田市寺前の南方にも同じ化石の密集部がある．

また，丸森町田林付近の泥岩からAmmonia sp., Nonion sp., Elphidium sp. などの浅海生底棲有孔虫が産
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出する．

丸森町迫付近から北村ほか（1955）は次のような貝化石を報告している．Anadara makiaymai HATAI and

NISHIYAMA, Crassostrea gravitesta (YOKOYAMA), Solidicorbula sp., Periploma sp., Euspira meisensis (MAKIYAMA),

Phos tsukiyoshianus ITOIGAWA.

さらに，角田市石川口付近の凝灰質シルト岩層から，島津ほか（1986）は，次のような植物化石も報告

している．Fraxinus sp., Paliurus sp., Zelkova ungeri KOVATS.

同じく島津ほか（1986）により，石川口付近の上記より下位の層準から次の植物化石が報告されている．

Acer huziokae TANAI, Acer rotundatum HUZIOKA, Alangium aequalifolium (GOEP.) KRYSHT et BORSUK, Cladrastis

sp., Juglans sp., Osmunda sp., Pterocarya asymmetrosa KONNO, Quercus (Cycbobalanopsis) mandraliscae GAUDIN, Q.

nathorstii KRYSHIFOVICH, Q. miovariabilis HU and CHANEY, Rhus miosuccedanea HU and CHANEY, Rosa? sp.,

Wisteria sp.

ⅥⅥⅥⅥⅥ．1．4　芳ケ沢層

本層は，菅野（1955）の芳ケ沢砂岩層の上半部に相当し，北村ほか（1955），藤田・辻川（1960）の芳ケ沢

層とほぼ一致する．なお，割山隆起帯の大沢峠付近には東西両側を先第三系に挟まれて地溝状に本層が

分布している．この大沢峠付近の第三系に対して，KANNO（1954）は“大沢峠層”と命名した．従来，“大

沢峠層”は本地域の金山層下部層のものとされていたが，地質図に示したように，本地域のすぐ西方な

いし，北西方には，芳ケ沢層が分布し，本層と連続するとみなすことができる．

模式地　宮城県伊具郡丸森町北伊手北東の芳ケ沢付近である．

分布　割山隆起帯に平行して，角田町石川口のすぐ南から，南方の丸森町佐野の東方付近まで，ほぼ

南北方向に，地形的にみて丘陵部の高所に分布している．

層序関係　追層とは整合関係にある．南部では，迫層が欠落し，金山層の上部層を整合関係に覆って

いる．

割山隆起帯の鈴宇峠付近から大沢峠付近までは，基盤の鹿狼山層との高角傾斜の不整合面に対し，本

層基底部がアバットしている．そのため，地質図の不整合線は直線状を呈し，この高角不整合面はその

まま，狭い地溝状の分布を示し“大沢峠層”（菅野，1955）の縁辺の高角傾斜の不整合面に続いている．

この不整合部には“大沢峠層”下部に相当する不淘汰な礫岩や砂質礫岩が分布し，後述のように淡水生

貝化石が産出している．この地層の上位には，凝灰質泥岩層がのっていて，そこには浅海生貝化石が生

じている．このいわゆる“大沢峠層”というのは，芳ケ沢層堆積期に生じた地溝状凹地に，はじめに淡

水がたまり，すぐ海水でみたされつつ生じた地層，つまり，芳ケ沢層相当層である．

層厚　約 130m を示している．

層相　砂岩及び砂岩と礫岩の互層を主体としている．下半部の下部は青灰色 -暗灰色砂岩からなり，

その上部は，黄褐色石英質中粒砂岩や凝灰岩質砂岩（第 54 図）などからなり，海生貝化石が多く含まれて

いる．化石の産地の大まかな状況は第 52 図に示したが，芳ケ沢付近に特に多く産出する．上半部は砂

岩，礫岩の互層で，礫径は上位ほど大きくなる．特に，鈴宇峠から鹿狼山付近の西側には，巨 - 大礫を

主とする亜円礫岩が発達している．
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五社壇から大沢峠にかけては，本層は直接鹿狼山層と接しており，鹿狼山より南の鹿狼山層との境界

付近には，不淘汰の角 - 亜角礫岩が発達しており，それらは鹿狼山層のなす高角不整合面にアバットし

ている．

本層の上部には，凝灰岩層が何枚か挟まれているが，金山層に挟まれている白色凝灰岩層とよく似て

いる．本層の凝灰岩は一部砂質となる場合がある．

また，本層は，割山隆起帯のすぐ西側に，ほぼ南北方向に分布しており，南北方向に近い推定断層－

向斜状の撓曲軸部がずれたような形態をしめしている―を挟んで，東側が西傾斜，西側が東傾斜の盆地

状の構造を呈している．

化石　割山隆起帯の大沢峠付近の本層，すなわち，“大沢峠層”と呼ばれていた地層のうち，国道北

側の沢の細粒砂岩から次のような淡水環境を示す貝化石が報告されている（KANNO，1954；菅野，1955）．

Bulimus (Parafossarulus) osawaensis KANNO, Viviparus (Sinotaria) uryuensis YOKOYAMA, Anodonta subjapanensis

(YOKOYAMA), A. subjapanensis yokoyamai SUZUKI, Margaritifera perdahurica (YOKOYAMA), Inversidens sp., I.

kabayashiensis (OTUKA), Cristaria maroii (SUZUKI), Unio aff. uryaensis (SUZUKI).

上記の化石の産出層準の少し上位にある凝灰質泥岩層から，次のような浅海生の貝化石が報告されて

いる（北村ほか，1955）．Cardium shisbaroense YOKOYAMA, Dasinia kaneharai YOKOYAMA.

芳ケ沢付近の本層の中 -下部の砂岩層からも貝化石が産出する．古くは，大西（1940）によってそれが

記載され，その後，次のような化石が菅野（1955）によって報告されている．Glycymeris sp., Laevicardium

shiobarense (YOKOYAMA), Kaneharaia Kaneharai (YOKOYAMA), Mercenaria chitaniana (YOKOYAMA), M. y-iizukai

(KANEHARA), M. osyuensis NOMURA and ZINBO, Felaniella usta (GOULD), Chlamys miyatokoensis, Tellina pro-
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tovenulosa NOMURA, Sinum yabei OTUKA.

このほか，北村ほか（1955）によって次の貝化石が報告されている．Anadara makiyamai HATAI and

NISHIYAMA, Nanaochlamys notoensis otutumiensis (NOMURA and HATAI), Lucinoma acutilineatum (CONRAD),

Cultellus izunoensis YOKOYAMA, Mya cuneiformis (BOHN).

対比　少なくとも赤柴層の一部は本層と対比できる可能性がある．

本層の下位の金山層中の金津凝灰岩層は，本図幅地域北方に分布する槻木層中の中部凝灰岩部層と同

層準のものとして，野外で連続関係が確かめられているので，本層は，槻木地域の槻木層上部層から高

館層にかけてのどこかの層準に対比することができる．

本層の化石相は，本図幅地域北西方の白石図幅における大河原町金ケ瀬付近に分布する地層の化石相

と類似している（青木，1954），また，西方の桑折図幅における梁川町付近に分布する梁川層のそれとも

類似している（藤田・岡，1954）．このように，それらが互いに同年代の地層として対比できるものと考

えられている（青木，1960；藤田，1957，1960）．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．1．5　赤柴層

本層の層相と化石相は，本図幅北西方の白石図幅における大河原町金ケ瀬付近に分布する金ケ瀬層の

それと類似している（青木，1954）．また，本図幅のはるか西方の桑折図幅における梁川町付近に分布す

る梁川層のそれとも類似している（藤田・岡，1954）．このようなことで，それらが互いに同年代のもの

として対比できると考えられている（青木，1960；藤田，1957，1960）．

模式地　割山隆起帯東側の南部の椎木川沿い及び赤柴付近の谷沿い及び林道に良く露出する．菅野

（1955）の赤柴砂岩層，北村ほか（1955）の初野層と同義である．

分布　割山隆起帯の南部に，それに沿って南北に細長く分布し，本地域の南方の相馬市初野付近にま

で分布している．

層序関係　基盤の鹿狼山層との関係は，直接，確認できないが，本層の基底部に，人頭大の角 - 亜角

礫を含む不淘汰基底礫岩があるので，本層は，鹿狼山層のなす高角不整合面にアバットしている可能性

がある．

層厚　約 200m である．

層相　基底に近いと思われる部分に，厚さ約 5m の角 - 亜角礫からなる不淘汰礫岩層がみられ，その

礫種は，割山層ないし近くの中生界起源とみられる砂岩や粘板岩などからなっている．下部 - 上部は，

主として青灰色 -灰色の細 -中粒砂岩からなり，下部には，厚さ 150cm ほどの白色凝灰岩層が挟まって

いる．最上部は泥岩層からなっている．

本層の走向はN10°W で，傾斜が 50°E の同斜構造を示している．

化石　本層から，菅野（1955）は次の軟体動物化石を報告している．Acila (s. s.) divaricata (HINDS),

Glycymeris sp., Mercenaria chitaniana (YOKOYAMA), Macoma sp., Dentalium sp.

また，北村ほか（1955）は次の貝化石を報告している．Cardium shiobaraensis MAKIYAMA, Lucina meisenensis

MAKIYAMA, Pecten kaneharai YOKOYAMA, P. yanagawaensis NOMURA & ZINBO, Turrietella nipponica YOKOYAMA.

対比　化石の特徴からすると，中新世中期のものである．角田盆地側との地層の対比は鍵層がないの
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で困難であるが，その化石相から芳ケ沢層の一部に対比できる（第 45 図）．

Ⅵ．2　鮮　新　統

図幅地域における鮮新統は割山隆起帯の東側に広く分布するが，角田盆地には分布しない．代表的な

柱状図を第 55 図に示す．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．2．1　久保間層

模式地　宮城県亘理郡山元町の久保間付近の道路脇の露頭である．

菅野（1955）の萱倉層，北村ほか（1955）の久保間層と同じであるが，より近くに分布する後者の名称を

採用した．

分布　割山隆起帯の東側に，南北方向の走向をもち，東へ同斜構造を示しながら狭長な分布を示して

いる．

深山の東方から山元町久保間南方付近までの一帯，地蔵森の東方，大沢峠の東方一帯などの 3 か所に

発達している．

層相　基底部には鹿狼山層，割山層，相馬中村層群に由来する小円礫からなる礫岩が発達している．

久保間西方では，不整合部は見いだせないが，不整合に近いとみられる下部層準には，鹿狼山層起源の

巨角礫をまじえた亜角 -亜円礫を主とする礫岩が発達している．しかも，礫には花崗岩質のものがまれ

であって，すぐ後背の鹿狼山層起源のものが圧倒的に多い．
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基底部の上位は，礫岩層，粗 - 細粒砂岩層，泥岩層の互層からなり，また，何枚かの亜炭層と軽石質

凝灰岩などの薄層を挟在している．本層の最上部には厚い青灰色シルト岩層が分布し，貧弱な亜炭層を

挟在し，また軽石質凝灰岩層も分布している（第 56 図）．

また，東への同斜構造を示しているが，久保間以北ではすべて傾斜は緩く，それ以南は高角である．

化石　本層の中 -上部砂岩から浅海相を示す次のような貝化石が産出している（北村ほか，1955）．

Ostrea sp., Dosinia sp., Tellina sp., Glycymeris sp.

また，植物化石として次の報告がある（北村ほか，1955）．

Fagus crenata BLUME, Ulmus sp., Juglans sp., Quercus sp.

層厚　30-60m の間を示している．

層序関係　山元町浅生原西方や，同町久保間西方の本層は低角で東へ傾斜している．これらの地層と

基盤の関係は直接みられないが，地質図上での境界は，野外調査の結果では直線状となり，かつ，この

部分の地層の走向と大きく斜交するので，かなりの地域が断層関係にあると推定される．しかし，久保

間西方で，本層の下部層に巨角礫を多く含んでいるので，この付近に推定される断層関係というのは，

高角アバットの不整合面つまり，久保間層堆積前の断層である可能性がある．

対比　化石内容からの対比は困難であるが，本層が赤柴層をいちじるしい不整合関係でおおっている

ことと，本層が，上位の鮮新統の山下層と整合関係にある可能性があることから，本層は，仙台地方で

大年寺層の下位にあって，それと整合関係にある向山層に比較できるものと考える．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．2．2　山下層

模式地　山元町の坂本川と三滝川に囲まれた丘陵の縁によく露出している．本層は，菅野（1955）の中

村層，北村ほか（1955）の竜の口層に相当する．山下層には，砂層が局所的に，また，層準を異にして分

布する．かつて，この砂層は，北村ほか（1955）によって坂元軟弱砂部層として区別されたことがある．

しかし，同部層は層相的な意味はあるが層序的な意味はない．

分布　割山隆起帯と太平洋岸の間の丘陵地に広く南北方向に分布している．ただし，北半部では丘陵

が北へ狭くなっているため，本層の分布は南半部より狭くなっている．

層厚　80-150m を示している．

層序関係　本層は，下位の久保間層とは整合関係にある．また本層と基盤の割山圧砕花崗閃緑岩や鹿

狼山層とは多くの地点で不整合関係にある．明通峠の東方の崖では，本層基底には，基盤の鹿狼山層起

源の巨 -小礫のまじった不淘汰角礫岩が基盤と小規模の断層で接して発達し，しかも，これら不淘汰礫

岩の間には，巨大な基盤ブロックとみられる岩塊も含まれている．こうした礫岩の上位には，時に，玄

武岩や鹿狼山層に由来する亜角 -円礫を多く含む粗粒砂岩層，更にその上位には軟質のアルコース質粗

粒砂岩層が分布している．

以上のことから，明通峠東方での本層は，基盤に対して大規摸にアバットしていたものが，あとで生

じた小規模な断層で不整合面が滑っていると判断できる．

層相　本層の層相はシルト岩及び軟質の粗 -細粒砂岩を主とする．砂岩は塊状の場合が多いが，平行 -

斜交層理もよく発達している（第 57 図）．時として薄いシルト岩や軽石質凝灰岩層，あるいはシルト岩
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と，粗 -細粒砂岩層とが互層することもある（第 58 図）．砂岩には雲母片が多く含まれ，またアルコース

質の場合が多い．北部の山元町山下西方や山元町久保間付近には厚さ 2.5m 以上の軽石質凝灰岩層が発

達している．
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久保間南方の露頭ではこの軽石質凝灰岩のすぐ上位には，厚さ約 10m の細礫をまじりの凝灰質砂岩

がのる．この凝灰質砂岩は淘汰不良でときに斜交層理が顕著に発達する．部分的に軽石質凝灰岩の礫を

もつ（第 59 図）．この凝灰質砂岩は，高温型石英粒（径 4mm 以下）を多量に含有することで特徴づけられ

る．久保間付近ではこの石英粒が 50% 以上を占める程濃集している部分が，厚さ 3m 以上にわたって

いる．恐らく，この高温型石英を多量に含む凝灰質砂岩は，軽石質凝灰岩が波浪作用によって再堆積し

て，軽石部分がふり分けられた結果，石英や石質岩片が濃集されたものとみなすことができる．

山元町の坂元付近，新地町飯樋北西方，山元町駒嶺西方などにかなり厚い泥岩層が発達している．こ

うした本層内の泥岩層は必ずしもよく連続する一枚のものとは考えられない．

なお，山元町大平付近に発達する北西 - 南東方向の撓曲構造以外は，走向は，ときとして西へゆれる

が，ほぼ北北東 -南南西の走向で，10°以下の東傾斜の同斜構造を示している．しかし，新地町の新町か

ら大戸浜にかけては，走向は変わらないが西傾斜を示しており，新地町の駒ケ峯から釣師にかけて 1 つ

の向斜軸が発達しているとみてよい．

化石　山元町中山付近をはじめとして，本層から次のよなた浅海生の貝化石が産出している（北村ほ

か，1955）．Acila sp., Cardium (Cerastoderma) cf. iwasiroensis NOMURA, Cardium sp., Corbicula sp., Crepidula sp.,

Lucina acutilineata CONRAD, Macoma tokyoensis MAKIYAMA, Mya arenaria LINNE, Serripes laperousii DESHAYES, Lin-

thia nipponica TOKUNAGA.

対比　従来，仙台層群下部の竜の口層に対比されていたが，北村・中川（1982）により，仙台層群の上

半部に対比されている．

´
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Ⅵ．3　新第三系の地質構造

ⅥⅥⅥⅥⅥ．3．1　角田盆地における中新統の地質構造

堆積盆地縁辺部の構造

中新統の金山層は，角田盆地内において，割山隆起帯のすぐ西側に，この隆起部と平行する部分を中

心として，1 つの盆地構造を呈している．これらの堆積盆地の縁辺部の堆積構造の特徴を箇条的に挙げ

てみよう．

1：金山層の下部層は，中新統の天明山層と同層準を示している．

2：金山層は，割山隆起帯を構成する基盤に対して，一部，金山層形成後の断層で接しているが，大

部分は，高角不整合面を境にしてアバットしている．また，その付近の金山層の基底部には巨角礫を含

む不淘汰礫岩層が発達しており，それは崖錐性の礫岩である．

また，阿武隈川以西の金山層の上部層は，既に述べたように，南北方向と東西方向の高角不整合面が

交互に現れ，不整合面にアバットしている．そして，不整合付近の金山層上部には，崖錐性の不淘汰礫

岩層が発達している．

更に，阿武隈川以南の地域においても，雉子尾川流域においても，少なくとも 2 か所にわたって高角

不整合面に対して金山層下部層がアバットしているのが観察できるし，また，この地層の縁辺部には，

崖錐性礫岩相を示す基底礫岩層が発達している．

3：割山隆起帯の福田峠以北では，金山層下部層準の地層が基盤にアバットし，それ以南には，金山

層の上部層や芳ケ沢層までが基盤のなす高角不整合面にアバットしている．

以上の 1-3 のことから，中新世初期に現在の盆地周辺部に発生した断層に沿って陥没した凹地に，金

山層が堆積したことは明らかであり，また，その陥没による高角不整合面は，少なくとも一部では，金

山層堆積期から芳ケ沢層堆積期まで堆積面上に現れていたと考えられる．

ただし，芳ケ沢層の項でものべたように本層の南東部の分布状況からすると本層の堆積期にも陥没が

生じたとみることができる．いわゆる“大沢峠層”（菅野，1955）の地溝状分布も，こうした新しい陥没

で説明できる．割山隆起帯は，隆起部が金山層 - 芳ケ沢層堆積以後に，基盤を中心に著しく隆起したた

めに，金山層下部の傾斜がやや西方へ傾いてはいるが，アバットの関係がみられることと，その付近の

基底部に巨角礫を含む不淘汰礫岩が発達するので，金山層下部層堆積期の陥没構造の存在は確実であ

る．ちなみに，本地域の天明山層 - 芳ケ沢層にわたる層準に，陥没構造が日本列島各地に，広く知られ

ていることが報告されている（藤田，1967；藤田ほか・1968；本宿団研グループ，1970；藤田，1972；

野村ほか，1978；藤田，1979）．

注目すべきことは，阿武隈川東方の割山隆起帯の西麓部でみられるように，金山層が基盤と不整合関

係にあるときは，その前縁に不淘汰礫岩相が，断層関係にあるところではその前縁に円礫岩相が発達し

ていることである（第 52 図）．既に述べたように，前者が金山層の下部層の下部，後者が金山層の下部層

の中部の層準に当たっている．したがって，後者では，金山層下部層の中部層準までが断層によって欠

落したことを意味している．
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ウォーピング構造

角田盆地の新第三系は，その中心部を沖積層に被覆されているため，地質構造の詳細は把えにくい．

一般に盆地の東縁部の中新統は西傾斜，盆地西部のそれは東傾斜を示している．両者の中間地帯に位置

する中新統は，点在する少ない露頭において，塊状のシルト岩や砂岩が多く，正確な層理面を測定しに

くい場合が多い．しかし，野外では弱い葉理などを手掛りとして，地層の大まかな傾斜方向は把握でき

る場合もある．地質図には表現できなかった不正確な走向・傾斜を加味すると，盆地北半部（角田市付

近）の中新統の地質構造は，盆地中央部では地質断面図のA-B 断面に表現したように角田市枝野付近で，

1 つのゆるい曲隆構造が推定できる．ちなみに，ウォーピング構造については，次のような定義にした

がっている．すなわち，ウォーピング構造は上向きの曲隆（up-warping 構造）と下向きの曲降（down-

warping 構造）にわけることができる．

この A-B でわかるように，阿武隈川西方ではゆるい曲降構造がみられる．その東翼部には急傾斜の

逆断層が生じ，東側ブロックが西側ブロックに対して上昇している．

雉子尾川と割山隆起帯の間の中新統も，地質断面図 C- D，に現れているように，曲降構造を呈し，

小斎峠 - 伊手付近には，曲降構造の東翼に顕著な折れ曲りがみられ，この場合は，上記の逆断層のよう

な落差は示さないが，撓曲面は高角に東へ傾斜する断裂面に転化している．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．3．2　鮮新統の撓曲構造

割山隆起部東側，明通峠東方において，山下層の基底部の縁辺部に，巨角礫を含む大規模な不淘汰礫

岩が発達し，それらの上位に，粗粒砂岩層が整合にのっている露頭がある．基底部は小さな断層でわず

かにずれているが，本層が基盤に大規模にアバットしていると推定することができる．

本図幅の北縁に近い山元町大平北方から南方の同町山寺西方にかけて，南北方向の撓曲軸が，本層内

にみとめられている．とくに，山元町鷲足の南西部では本層が東に 30-63°も傾斜しており（第 60 図），ま

た，大平北方では 33°東方に傾斜している．

この撓曲部は，その下位に存在した断層を境にして西方のブロックが上昇したために生じたものであ

ろう．こうした断層はもともと上記の山下層堆積初期に生じた南北性の断層と同時に発生したものと解

釈できる．

こうした撓曲部を除けば，山下層はすべて低角で 10°以下の傾斜を示している．また，山元町浅生原

から同町久保間にかけての地域や，新地町の駒ケ嶺から同町釣師付近にかけての地帯を除くと，すべ

て，走向は北北東から南南西で，傾斜は南南東を示している．新地町の駒ケ嶺から大戸浜にかけては，

走向はこれと同じであるが，傾斜は北北西を示している．したがって，鮮新統は，新地町駒ヶ嶺から釣

師付近にかけて 1 つのゆるい向斜軸が発達しているとみてよい．なお，山元町浅生原から同町久保間付

近にかけては，走向が乱れている．ここにもある種の撓曲構造が存在するのであろう．

ⅥⅥⅥⅥⅥ．3．3　新生界の断層

すでに，4，2 で，衝上性の逆断層の一部について述べたが，このほか，地質断面図の E- F でわかる

ように，割山隆起帯の南西麓の中新統に対して，東方の先第三系が衝上している逆断層がみられる．本
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地域にあっては割山隆起部の内部や，その西側の中新統との間に，南北性の高角の正逆不明の高角傾斜

の断層が数多くみられる．北からあげれば，四方山の西麓の中新統と先第三系基盤のなす断層，明通峠

南西麓の推定断層と深山 -馬船峠の西麓の高角傾斜の断層はともに中新統と花崗閃緑岩の境界をなして

いる．また，小斎峠以南の割山隆起部の基盤内には，数本の高角傾斜の断層が分布していることは，地

質図に示した通りである．

また，角田盆地側の中新統内には，たとえば，大内南西部にみられるような，走向が北西 - 南東，あ

るいは，南伊手付近にみられるような東西性の，それほど落差の大きくない，正逆不明の高角傾斜の断

層が分布している．

なお，本地域の割山隆起帯両翼の断層の本図幅の南方への延長部の塩手山付近には，いづれも 150-

200m に及ぶ左ずれ水平断層があるとされている（大槻ほか，1977）が，筆者らは，本地域で，そのよう

な断層を確認できなかった．

Ⅶ．　第　　四　　系

Ⅶ．1　更　新　統

本地域の更新統は，一部が崖錐性堆積物のほかは，段丘堆積物からなっている．

本報告ではこれらの更新統を，割山隆起部の東側の太平洋側のものと，西側の角田盆地側のものとに

分けて記載する．
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ⅦⅦⅦⅦⅦ．1．1　太平洋側の更新統

本地域の段丘は，かつて，大倉（1958）や中川（1961）によって 5 段に分けられており，更に岡ほか

（1981）によって，第 3 段丘と第 4 段丘の間に第 3a 段丘が設けられた．ここでは，後者の名称を用いる

ことにした．

Ⅶ．1．1．1　第 1・第 2 段丘堆積物

本図幅地域以南の広域にわたる中川（1961）の段丘調査によると，標高 80-75m を示すものが第 2 段丘

とされているが，ここでは標高 75-32m を示している．本地域で，この面は東西方向に発達する谷によ

って開析されている．

本堆積物は，新地町菅谷からその東方の丘陵，同町の杉目付近の丘陵地帯に分布する．

本堆積物は，礫質ないし砂礫質で，礫は花崗岩，花崗閃緑岩，砂岩，珪岩，粘板岩などからなり，径

30-5cm の角礫ないし亜角礫が多い．これらの層厚は 3.5m 前後である．

なお，礫層ないし砂礫層は，たいていの場合，厚さ 3m 程度の風化火山灰層に覆われている．ただ

し，礫層が欠けて，直接，基盤を風化火山灰層が覆っている場合がある．

本段丘堆積層は，関東地方の多摩段丘堆積層に対比されている（東北地方第四紀研究グループ，

1969）．

Ⅶ．1．1．2　第 3 段丘堆積物

本堆積物は，不淘汰の砂礫層からなっている．礫にはくさり礫と称する風化礫がまじり，ときとして
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巨角礫が基底部に発達しているが，一般には，礫径は 10cm 以下の亜角 - 亜円礫が主で，ときとして角

礫を含むような層相を示している．礫種は，花崗閃緑岩，砂岩，粘板岩などの古期岩類を主とするが，

ときに，中新統起源の砂岩もまじっている．この段丘砂礫物の厚さは，15-0.5m 程度である（第 61 図）．

これらの砂礫層は，河成扇状地成と考えられる．

また，これらの砂礫層をしばしば厚さ 50cm 程度の風化火山層が覆っている．

第 3 段丘堆積物には，本図幅の南どなりの相馬中村図幅に属する地域には，海成の堆積物があるとさ

れ，関東地方の下末吉段丘に対比されている（東北地方第四紀研究グループ，1969）．

Ⅶ．1．1．3　第 3a 段丘堆積物

本堆積物は，第 3 段丘の周辺に分布している．

段丘面は，西部の山地寄りで海抜高度 80-40m，東部の丘陵地で海抜高度 30-20m と東方へ低くなっ

ている．

本堆積物は淘汰の悪い礫層からなり，径 30-10cm 程度の亜円礫を主とし，礫種は第 3 段丘の礫のそ

れと似ている．層厚は 4m 以下である．上位に風化火山灰層は発達していない．

本堆積物は，関東地方の小原台段丘堆積層に対比されるとみなされている（東北地方第四紀研究グル

ープ，1969）．

Ⅶ．1．1．4　第 4段丘堆積物

主として山元町以北の丘陵地の縁辺部に発達している．

本堆積物は，丘陵地の西部では，海抜高度 60m に分布し，東部では海抜高度数 m 付近にまで下がっ

て分布する．

本堆積物は砂礫層からなる．径 40-10cm の円 -亜円礫からなり，礫種は古期岩起源のものである．層

厚は数 m 程度で，上位に風化火山灰層の分布はみられない．

本堆積物の基底面は東に急斜をしており，東方延長部で海面下に没しているので，海退期の河成堆積

物と考えられる．

ⅦⅦⅦⅦⅦ．1．2　角田盆地の更新統

角田盆地の阿武隈川，雉子尾川，内川などの流域にはほぼ 3 段にわたる段丘堆積物が発達している．

これらについては，吉田ほか（1969）や長谷・早坂（1972）の研究がある．

また，本図幅地域には，しばしば，山地斜面に更新世の崖錐性礫層が発達し，その一部は長谷・早坂

（1972）によって記載されている．

Ⅶ．1．2．1　北根層

角田市北根付近の海抜高度 70m 付近に分布している（鈴木ほか，1960）．

本層は砂礫層からなるが，上部には薄い泥層を挟在している．基底には径 30-10cm 大の角 -亜角礫か

らなる礫層が発達している．本砂礫の 90% までは花崗岩で，風化した“くさり礫”が多い．
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層厚は 6m 程度を示している．

本層は中期更新統のものとされており，また，太平洋側の第 2 段丘堆積物に対比されている（吉田ほ

か，1969）．

Ⅶ．1．2．2　上滝層

内川上流の丸森町上滝付近や雉子尾川の上流地域に，小規模に分布する．海抜高度 70-60m 付近の平

坦面を構成している．
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丸森町上滝付近で観察される本層は，泥質の細砂礫層からなり，極めて新鮮である．厚さは 3.5m 程

度であるが，堆積物を欠いて浸食面だけからなることが多い．

吉田ほか（1969）によれば，後期更新統のものとされ，太平洋側の第 3 段丘堆積物に対比されている．

Ⅶ．1．2．3　島田層

雉子尾川の上流地域（第 62 図）と，角田市藤尾や同市枝野の東側に分布している（吉田ほか，1960）．

本段丘面と上滝面との比高は 10m 程度で，上流へ比高が増加し，盆地の縁辺部における沖積面との

比高は 25-15m で，山地の山筋では 60-40m を示している．

本層には，まれに巨礫がまじり，大礫大のものが多く，亜角礫，円礫からなっている．礫種は花崗岩

が多く，石英斑岩，安山岩，結晶片岩などからなる．厚さは約 4m を示しており，丸森町佐野では本

層を切る断層がみられる（第 63 図）．

本層も後期更新世の末期のものとされている（吉田ほか，1960）．

Ⅶ．1．2．4　崖錐性堆積物

図幅地域南部，大沢峠の南西方の割山隆起帯の西斜面には，崩壊性堆積物が分布している．堆積物

は，基盤起源の破砕された粘板岩，硬砂岩，石灰岩，緑岩などの角礫からなり，基質は砂ないし粘土か

らなっており，長谷・早坂（1972）は，これを馬場堤層とよんでおり，それらは，大部分が地すべり崩積

土で，一部に崖錐性の礫をまじえ，その厚さは最大 110m 以上もあると報告している．

丸森町東向，同町鬼形山南麓，同町東福田付近などの丸森花崗岩類からなる山地斜面から山麓にかけ

て，花崗岩の巨礫 -大礫からなる崖錐性の角礫が発達し（第 64 図），かなりの厚さがあるとみられるが，

正確な厚さは不明である．
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Ⅶ．2　完 新 統（沖積層）

本地域の沖積層は，角田盆地における低地帯と，太平洋岸側の低地帯に共通して，後背湿地と谷床の

堆積物，自然堤防堆積物及び，現河床堆積物などが分布する．また，海岸側低地帯にだけ，浜堤堆積

物，海浜椎積物及び干拓地などが分布する．後背湿地，及び，谷床堆積物の分布がもっとも広く，角田

盆地では，阿武隈川や雉子尾川の側方に分布し，太平洋岸側の低地帯にも分布する．

次いで，広い分布を示すのは，角田盆地の阿武隈川・雉子尾川流域沿いや海岸平野側の丘陵地のふも

とに分布する自然堤防堆積物である．角田盆地側の阿武隈川流域の現河床堆積物の分布も小さくはな

い．

海岸沿いには，北方に広く南方に狭い分布を示す砂丘を構成する浜堤堆積物がある．北方では大きく

4 列みられ，新地町釣師付近で 1 列となって消滅する．多い部分では 6 列もみられる．海岸堆積物の分

布は狭い．南東部には新沼浦干拓地がある．

Ⅷ．　応　用　地　質

Ⅶ．1　地 下 資 源

ⅦⅦⅦⅦⅦ．1．1　モリブデン鉱（丸森水鉛鉱床）

堂平山の西北，清滝超塩基性岩体中に産するモリブデン鉱は，江戸時代末期に発見されたもので，第

2 次大戦中，日本鉱業（鉱主：古山弘蔵氏）によって採掘された．盛業時にはモリブデン精鉱を日産 1 ト

ン出鉱したというが，戦後休山して今日に至っている．当時この鉱床を研究した渡辺（1941）及び

WATANABE（1952）によると，鉱石はペグマタイト質水鉛鉱といい，石英及び長石質の基質に，球果状の

輝水鉛鉱が散在するものと，雲母質水鉛鉱といって，絹雲母質の集合体の中に微粒状の輝水鉛鉱が墨流

し状に存在するものとの 2 種類が認められる．

同様の鉱床は，駒滝不動尊付近の変成岩中にも発見され，探鉱された跡がある．

ⅧⅧⅧⅧⅧ．1．2　鉄鉱（蛭田鉄鉱床）

丸森町大字金山字片山の山麓部にあり，花崗岩中の根無し岩塊をなす透輝石・石英質ホルンフェルス

中の層状磁鉄鉱床である．渡辺（1950）及び鈴木・梅原（1960）によると，本鉱山は古くから知られていた

が，昭和 18 年に蛭田虎次郎が採鉱に手をそめ，戦時中一時中止したが，昭和 23 年休山までに，約 1,500

トンの鉱石を産出した．今日その採掘跡を見ることができるが，鉱床は幅約 5m のものが，N20°E に

延び，60°西に傾斜するレンズ状をなしていたものと推定される．Ⅲ .1.2 で記載した鉱石は，旧坑内に

残されていたスカルン質のもので，石灰ざくろ石・ヘデンベルグ輝石・鉄ヘースティングス角閃石と共

生する．磁鉄鉱は，S，P をほとんど含まず，Fe60％以上の上鉱といわれる．EPMA 分析では，TiO2

約 3％を含む titaniferous magnetite である．
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ⅧⅧⅧⅧⅧ．1．3　ウラン鉱

第 2 次大戦以後，丸森町大内字佐野付近の大内炭鉱周辺で，かなり大規模なウラン鉱探査が，地質調

査所によって行われた．

探査は，金山層下部の夾炭層を中心とした部分に濃集しているウラン鉱を対象としたものらしいが，

品位が悪かったためか探鉱されていない．調査結果は，岡ほか（1961），竹田ほか（1963），河野ほか

（1961；1967），須貝・星野（1966），垣見ほか（1969）などによって公表されている．垣見ほか（1969）によ

ると，ウラン鉱は堆積時に濃集した可能性があるとされている．

本地域のウラン鉱床の成因は，岐阜県瑞浪市北方のウラン鉱床の場合に類似している．最近，同鉱床

を調査した藤田・林（1980）によれば，瑞浪の場合は，中新世の陥没盆地の縁辺部に供給された花崗岩の

不淘汰礫と含ウラン花崗岩の細粒破片のうち，後者が盆地の中央部に次第に集まり，そこでウラン鉱が

何らかの化学的または生物学的過程で濃集したと考えられている．したがって，ウラン濃集部の地層

は，角ばった小さい砂粒または鉱物粒を含む泥質岩を主とし，そこにしばしば亜炭層が発達する．この

ような層準の地層を水平方向に追跡すると，盆地縁辺の不淘汰角礫岩層に指交関係で移行するのであ

る．

本地域のウラン鉱の集中する地層もこれと全く同じ関係にある．すなわち，ウラン鉱の集中している

といわれる亜炭層の発達している地層は，陥没盆地の中央に近いところに堆積した細粒堆積岩の集中部

であり，それらの地層を東西両方向にたどれば，陥没盆地縁辺部に発達する不淘汰な縁辺基底礫岩層の

層準との一部指交関係に至るからである．

本地域のウラン鉱の低品位の問題は，その供給源である花崗岩系の細粉の量の如何にかかっている．

これに関連して，本地域のウラン堆積盆地は，西側の後背地に丸森花崗岩が広く露出しているので好条

件であるが，東側の後背地には古期の堆積岩系が多いので，高品位ウランの濃集のための堆積環境とし

ては，あまり芳しくない．低品位の理由は，この点にあるのであろう．

ⅧⅧⅧⅧⅧ．1．4　亜炭

第 2 次大戦前までは，丸森町大内の東側の丘陵部から同町佐野付近，更には，相馬中村図幅地域の丸

森町青葉付近にかけてかなり多くの亜炭鉱山が知られていた．そのうち，比較的規模の大きいものは，

佐野付近の大内炭鉱と，青葉付近の青葉炭鉱であるが，いずれも現在は廃鉱となっている．

大内炭鉱の地質については，垣見ほか（1969）によってかなり詳しい柱状図が記載されている . これに

よると，金山層―垣見ほか（1969）の夾炭層―の中位層準に亜炭層が発達しているという．特に，層厚

10m の軽石質凝灰岩層の上位約 20-30m 付近の層厚約 10-20cm の数枚の亜炭層が採炭されていた．

ⅧⅧⅧⅧⅧ．1．5　砕石

立地条件が良いので，大規模な採石場が数か所で開発されている．稼行対象の岩石別に挙げれば，次

の通りである．

（1）　割山圧砕花崗閃緑岩

明通峠付近と小斎峠東方において，山元町によって稼行されている（第 65 図）．
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（2）　鹿狼山層の石灰質砂岩

新地町大沢峠の東方，113 号国道に沿った 2 か所で，加藤建材㈱（第 66 図）及び新地鉱山㈱によって採

掘稼行されている．本地域では最大の採石事業場である．
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（3）　天明山層の玄武岩

丸森町館山（阿武隈川左岸）で，丸森開発㈱によって採掘されていたが，現在は中止されている．

Ⅷ．2　地 す べ り

丸森町大内地区は古くから第三紀層地すべり地帯として注目され，各種の調査が行われ，対策工事が

施工されている．

長谷・早坂（1972）によれば，地すべりは雉子尾川の中 -上流域の緩傾斜山地に多く，昭和 35 年に 270

ha，昭和 38 年に 84ha が地すべり指定地として指定されている．地すべりを起こしている地層は金山層

下部層（長谷らの大内層）・金山層上部層・芳ケ沢層などで，なかでも，泥岩・泥質頁岩からなり亜炭層

を挟在する金山層の強風化帯が，大きな原因となっているという．金山層下部層の礫岩・角礫岩層及び

天明山層の火山岩類はほとんど動いていない．この付近の地すべりは，形態的に直線型と馬蹄型に分け

られ，前者は NE- SW 方向の断層，後者は NW- SE 方向の断層と，それぞれ関係があるとされている

（長谷・早坂，1972）．

なお，さきにのべた大沢峠の南西方の大規模な崖錐性堆積物は更新世に生じた地すべり崩積土が混っ

ているといわれているが（長谷・早坂，1972），それが再すべりして今日の地すべりを引きおこしている

可能性がある．

そのほか，丸森町石倉地区にも小規模な地すべりがあり，昭和 53 年度に地すべり防止事業が施工され

ている（第 67 図）．地層は，丸森花崗岩中に含まれる変成岩類で，根無し岩体のうちで最大の岩体が分布

する地域である（Ⅲ．1．1 参照、）．
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(Abstract)

GENERAL REMARKS

The mapped district is situated in the northeastern margin of the Abukuma Mountains, nor-
theastern Japan. Geotectonically this district includes the Eastern Abukuma Marginal Belt be-
tween the Futaba Shear Zone and the Hatagawa Shear Zone. Pre-Miocene basement rocks of
this district are composed of xenoblocks of metamorphic rocks within granitic rocks, the
Wariyama Formation (pre-Devonian), the Karosan Formation (unknown age) and the
Jurassic S-omanakamura Group distributing in the Wariyama Uplift Zone, the Marumori
Granitic Complex (Cretaceous) and serpentinite mass, the Wariyama Sheared Granodiorite.

The Lower Miocene Tenmyozan and the Kaneyama Formations, the Middle Miocene
Hazama and the Yoshigasawa Formations occupy mainly the Kakuda Basin. On the other
hand, the Upper Miocene Akashiba Formation and the Pliocene Kuboma and Yamashita For-
mations are distributed in the Pacific coastal region. Quaternary deposits are exposed mainly on
some Pleistocene terraces and alluvial plains.
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The general scheme of stratigraphic, igneous and metamorphic succession is summarized in
Table 1.

METAMORPHIC  ROCKS

Marumori  Metamorphic  Rocks
Metamorphic rocks occuring as the xenoliths or roof-pendants in the Marumori Granitic

Complex and the Wariyama Sheared Granodiorite are collectively called the Marumori
Metamorphic Rocks. Siliceous, psammitic, and pelitic rocks are most predominant rocks, and
calcareous and basic rocks less abundant. Mineral assemblages of these rocks are as follows:

Quartzite (orthoquartzite like quartzose sandstone)
mainly quartz with minor amounts of garnet, plagioclase and microcline

Schistose hornfelses and amphibolites
biotite-plagioclase-K-feldspar-quartz-graphite-iron opaque mineral

(±andalusite, cordierite, muscovite and garnet)
hornblende-plagioclase
tremolite-plagioclase
chlorite-anthophyllite-quartz
diopside-plagioclase-quartz
diopside-hornblende-plagioclase

Skarn
garnet (grandite) -ferrohastingsite-hedenbergite-anorthite-magnetite.

The Marumori Metamorphic Rocks are correlated to the polymetamorphosed equivalents of
 the Matsugadaira Crystalline Schists distributing to the south of this district.

Though the age of these rocks are unknown, the occurrence of orthoquartzite-like rock sug-
gests the possible origin of the Upper Proterozoic (Sinian). The rock credits to assume that the
orthoquartzite gravels in the S-omanakamura Group might have been derived from the
“Abukuma Paleoland” is also supported  by the discovery of this rock from Marumori.

PRE-TERTIARY  SEDIMENTARY  ROCKS

Wariyama  Formation (Wariyama  Metamorphic  Rocks)
The formation is distributed in a small area at the northern extremity of the Wariyarna Uplift

 Zone within this district, and is regarded as pre-Mesozoic basement rocks. This formation is
mainly composed of pelitic schist or phyllite, and subordinately psammitic schist. These rocks
consist of muscovite-calcite-chlorite-stilpnomelane-quartz-plagioclase-leucoxene-sphene and
other minerals. The pelitic schists are frequently micro-folded, showing a lineation which
plunges south at about 10 degrees.

The relation between the formation and adjoining Wariyama Sheared Granodiorite is fault.
The formation may be pre-Devonian in age judging from possible correlation with pre-Devo-
nian Matsugadaira Metamorphic Rocks to the south of this district.

Kar-osan  Formation
The formation is distributed in the Wariyama Uplift Zone, and occurs in fault contact with

adjoining Wariyama Sheared Granodiorite. This formation hitherto was lumped in the
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Wariyama Formation, but it can be distinguished from the Wariyama Formation by the
lithologic features richer in psammitic rocks and lower in metamorphic grade.

The formation is mainly composed of medium-grained massive and thick-bedded sandstones
and subordinately thinly alternated sandstone with shale. The sandstones are commonly abun-
dant in calcite and white mica as a main matrix, in addition to quartz, K-feldspar, plagioclace,
chlorite and epidote as grains.

The geologic structure and thickness of the beds are not clarified because of abundant faults
and intense shearing. Fossils are not yet found that the geologic age of the formation has not
been determined.

S-omanakamura Group (Jurassic)
The group is distributed in the southern part of the Wariyama Uplift Zone. The group com-

prises six formations, and typically crops out in the S-omanakamura district to the south of this
district, however, the Awazu and the Nakanosawa Formations are developed in this district.

Awazu Formation is composed of black shale, sandy shale, arkosic sandstone and con-
glomerate. The basal conglomerate, several meters thick, contains round pebbles of granitic
rocks, crystalline schists and sedimentary rocks about 4-5 centimeters in diameter on an averge
and 35 centimeters at the largest. The fossils such as trigonids and other pelecypods occur from
the silty fine-grained sandstone at the lower part of the formation.

The thickness of the beds in this district is less than 150 meters. The formation is assigne to
Bajocio-Bathonian in age according to MORI (1963) and SATO (1962).

Nakanosawa Formation is characterized by coarse- to very coarse-grained arkose sandstone
and limestone. It is distributed in small area along either western and eastern margins of the
Wariyama Uplift Zone, and is in fault contact with neighboring other rocks.

Sandstone is massive- and thick-bedded associated with a little shale and belongs to
feldspathic arenite. Limestone is interlayered with the sandstone and shale, and is massive- or
thick-bedded. Limestone is dark gray or white gray in color. Its thickness is more than 50
meters.

The Nakanosawa Formation is assigned to Oxfordio-Kimmeridgian in the type locality
(MORI, 1963).

INTRUSIVE  ROCKS

Kiyotaki  Ultrabasic  Rocks
This rocks are distributed in a narrow zone along Kiyotaki-sawa, as a large xenoblock in the

Marumori Granitic Complex. The main constituting minerals are forsterite, spinel, talc, opa-
que minerals and antigorite. Molybdenite ores were once mined from a part of this ultrabasic
mass.

Granitic  rocks
Rocks distributing in this district are divided into the Marumori Granite Complex and the

Wariyama Sheared Granodiorite (Fig. 25). The Marumori Granitic Complex occupies the
main portion between the Wariyama Uplift Zone and the Hatagawa Shear Zone in this district.
The Wariyama Sheared Granodiorite crops out in the Wariyama Uplift Zone. All of these
granitic rocks belong to the so-called Younger-type Abukuma granitic rocks, and their emplace-

ment is considered to have been closely related with the formation of shear zones developed on
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both sides of the Eastern Abukuma Marginal Belt.
Marumori Granitic Complex
This granitic complex is lithologically divided into the central facies (G3) and the marginal

facies (G1), the former is massive biotite granite, and the latter is sheared or schistose horn-
blende-biotite granodiorite. Although both facies have the transitional facies (G2) in between,
the marginal facies is considered to have been differentiated in a little earlier stage than the cen-
tral facies. As an evidence to determine time relation, dikes of schistose biotite granite similar to
the central facies in composition are often intruded into the marginal facies.

The central to transitional facies of medium-grained biotite granite has the following modal
composition; quartz 34.6, oligoclase 33.0, microcline 28.4, and biotite 4.3％ in average of 29
specimens. SiO2-content is 72-76 wt.％ in average. On the other hand, granodiorite of the
marginal facies is made of quartz 30.6, andesine 46.8, microcline 7.3, biotite 12.9 and horn-
blende 2.3％ in average of 12 specimens. Titanite and rutile are characteristic, whereas
magnetite and ilmenite are scarce. SiO2-content is 64-67 wt.％ in average.

Microscopically the Marumori Granitic Complex often has mosaic or sutured texture of ag-
gregates of quartz subgrains, suggesting recrystallization process under a defomational condi-
tion. Such texture becomes more prominent from the transitional facies to the marginal facies.
Strongly schistose and porphyroidal or mylonitic granodiorite occurs especially in the western
margin near the Hatagawa Shear Zone.

Wariyama Sheared Granodiorite
This rock has commonly sheared or crushed texture due to intense deformation which also

affected the Wariyama Formation and the Karosan Formation of the Wariyama Uplift Zone.
Petrographically, the modal composition is quartz 26.3, andesine 54.6, microcline 11.7, biotite
3.0 and hornblende 1.6％. Accessories are magnetite and titanite.

Judging from the close similarity between the Wariyama Sheared Granodiorite and the
marginal facies of the Marumori Granitic Complex in sheared structure as well as in lithology,
the former can be considered so represent originally the eastern marginal facies of the Marumori
Composite Granitic mass as a zoned pluton.

Chemistry
Compared with the average chemical composition of the Japanese granitic rocks, the rocks of

the Marumori Composite Granitic Complex are high in (Fe2O3 ＋ FeO) /MgO and low in K2O.
They are a little different from the Younger-type Abukuma granitic rocks distributed in the
eastern Abukuma Mountains.

MIOCENE

Tenmyozan Formation
This formation is mainly composed of basaltic lava, tuff breccia, lapilli tuff and tuff.
These pyroclastic rocks are distributed in the mountainous area and hills surrounding the

Kakuda basin, and unconformably overlie the Cretaceous granitic rocks and the older rocks con-
stituting the Wariyama Uplift Zone.

In the lowland, a southwestern part of the Kakuda basin, the tuff breccia of this formation
abuts on the basement granite with the high-angled unconformity plane. Below the tuff breccia,

unsorted basal conglomerate is often found.
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The thickness of the formation is about 170 m or so.
Kaneyama Formation
This formation can be divided into the Lower and the Upper Members.
The Lower Member, consisting of sandstone and conglomerate, abuts on the pre-Tertiary

rocks with a high-angled unconformity in the southern part of this district. This member is in an
interfingering relation with the Tenmyozan Formation. The maximum thickness is 170 m or
more.

The Kanazu Tuff at the middle part of the Kaneyama Formation serves as a good key bed,
showing a maximum thickness of about 8 m.

The Upper Member, is 120 or more in maximum thickness, and is divided into two units, the
lower unit consisting of sandstone and siltstone and the upper unit is of white tuff which makes a
good key bed.

The lower part of this Formation contains Eostegodon fossils, and the upper part yields the Dai-
jima-type flora, whereas the uppermost part is characterized by the fossils of brackish shells and
shallow marine benthic foraminiferas.

Hazama Formation
This formation is made of gray tuffaceous siltstone, and the uppermost part is made of sandy

siltstone. This formation is 80 m in maximum thickness, and contains the brackish or shallow
marine fossil fauna.

Yoshigasawa Formation
This formation is conformable with the Hazama Formation, and is 130 m in thickness.
The lower part of the Yoshigasawa Formation consists of alternating fine- to medium-grained

sandstone and siltstone. The middle part of the formation is composed of pebble conglomerate
and coarse-grained sandstone. The upper part is similar to the middle part in lithology, but is
frequently intercalated with siltstone.

The sandstone of the formation contains abundantly fossils of neritic molluscs which show the
characteristics of the fauna of the Nishikurosawa stage.

Akashiba Formation
This formation is distributed along the eastern foot of the Wariyama Uplift Zone.
The formation exceeds 200 m in thickness, and has a conglomerate bed at the base, and the

lower part is composed of alternating sandstone and conglomerate, dominated by coarse-grain-
ed sandstone, and is intercalated with pumiceous tuff breccia. The middle part of the formation
consists chiefly of coarse-grained sandstone and with thinly intercalating siltstone. The upper
part consists of alternating claystone and siltstone.

The Akashiba Formation contains fossils of neritic molluscs. The formation, at least its lower
part, can be correlated with the Yoshigasawa Formation.

PLIOCENE

Kuboma Formation
This formation, 30-60 m thick, is distributed along the eastern foot of the Wariyama Uplift

Zone, and is in an unconformable relation with the Akashiba Formation. The basal con-
glomerate consisting of small pebbles is partly exposed.

The lower part of this formation is an alternation of conglomerate and massive medium- to
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coarse-grained sandstone. The middle and upper part of this formation are made of siltstone, in-
tercalated with several lignite seams and thin tuff beds. The uppermost part is marked with
pumiceous tuff.

The sandstone of the middle and upper parts of this formation yields abundant fossils of
neritic to brackish molluscs, together with plant fossils.

Yamashita Formation
This formation unconformably covers the older rocks of the Wariyama Uplift Zone on the

west and the Akashiha Formation. Its abut relation on the older rocks is expected, but its
definite relation was not obtained at the outcrops. The thickness is 80-150 m.

This formation consists chiefly of siltstone and a small amount of massive fine- to coarse-grain-
ed sandstone. It is intercalated with thin beds of pumiceous tuff.

From the neritic molluscan fauna as well as from the lithology, the formation can be cor-
related with the upper part of the Sendai Group.

QUATERNARY

Pleistocene
Pleistocene on the Pacific Ocean side

The 2nd terrace deposits
This deposits are distributed in Sugaya and Suginome of Shinchi Machi at 75-32 m above sea

level. The deposits, 3.5 m thick, are a gravel bed comprising many angular-subangular gravels.
The deposits are mostly covered with a loam bed of about 3 m thick, but sometimes only the
loam bed is developed.

The 3rd terrace deposits
The deposits cut the 2nd terrace deposits but are much wider distributed than the 2nd terrace

deposits. The deposits form a gravel bed of 15-50 cm thick, and consist of subangular to
subrounded gravels of about 10 cm in diameter, locally accompanied by angular boulders at the
base. Most of the gravels are granodiorite and sandstone and slate derived from the older rocks,
but some of the gravels are the Miocene sandstone.

The 3rd-a terrace deposits
The deposits are distributed around the 3rd terrace deposits, at an elevation of 80-40 m in the

west and 30-20 m in the east. The deposits form a gravel bed of about 4 m thick, abundantly
comprising subangular gravels of 30-10 cm or less in diameter.

The 4th terrace deposits
The deposits are distributed in the hilly land north of Yamamoto Machi from an elevation of

60 m to lower level where the deposits are buried underneath the alluvial plane. The deposits
are several meters thick, comprising subrounded to rounded gravels of 40-10 cm in diameter,
derived from the basement rocks of the Wariyama Uplift Zone.

Pleistocene terrace deposits of the Kakuda Basin
Kitane Formation
The Kitane Formation is developed at an elevation of about 70 m around Kitane, Kakuda Ci-

ty. The formation is 6 m thick, and consist of angular to subangular gravels, mostly of granitic
rocks, 30-10 cm in diameter.

This formation is correlated with the 2nd terrace deposits on the Pacific Ocean side.
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Kamitaki Formation
This Formation is developed at an elevation of 70-60 m in the upper reaches of the Uchi

Gawa and the Kijio Gawa. The deposits, about 3.5 m thick, are made of sand and gravel.
This deposits are correlated with the 3rd terrace deposits of the Pacific Ocean side.
Shimada Formation
This formation is distributed in the upper reaches of the Kijio Gawa, to the east of Fujio and

Edano, Kakuda City. The deposits, 4 m thick, are composed of subangular to rounded gravels
with some boulders. Most of the gravels are granitic rocks, accompanied by quartz porphyry,
crystalline schist and andesite.

The Formation is correlated with the 4th terrace deposits of the Pacific Ocean side.
Talus Deposits
A part of the talus deposits is developed along the western foot of the Wariyama Uplift Zone

in the southwest of the Osawa Toge of Marumori Machi. The deposits are 110 m thick and are
composed of unsorted angular gravels of pre-Tertiary slate, sandstone, limestone and green
rocks, with sand and clay filling the interspaces. The deposits are landslide debris for the most
part, locally including talus deposits.

The talus deposits consisting chiefly of boulders and gravels granitic rocks are well developed
in some sloping places such as Higashimuke of Marumori Machi, the southern foot of Onigata-
yama, and near Tofukuji.

Alluvium Deposits
The alluvium of this district comprises back marsh deposits, valley floor deposits, natural

levee deposits and present river bed deposits, which are distributed in the lowland of the
Kakuda basin in the coastal lowland. Beach ridge deposits and beach deposits are found only in
the coastal lowland.

Geological Structure of the Neogene Strata
Lower Miocene collapse basin
In the area centering on the present Kakuda basin, collapse occurred prior to the deposition

of the Tenmyozan and Kaneyama Formations. The collapseland following movements gave
birth of a sedimentary basin which came to be eventually filled with the fresh-water to brackish
Kaneyama Formation of the Daijima stage (Lower Miocene).

After the collapse, this sedimentary basin underwent intense volcanism, as evidenced by
many thick beds of pyroclastic rocks.

Up-warping and down-warping of the Miocene series
The Miocene strate of the Kakuda basin have a warping structure, whereas the geological

cross section between the Abukuma River and the Wariyama Uplift Zone shows up-warping
structure and down-warping structure only on a small scale. The down-warping on the west
side of the Wariyama Uplift Zone is locally accompanied by a steeply dipping fracture or a
reverse fault which thrust up to the west.

Fault
Many faults striking N-S with steep dipping are found along the Wariyama Uplift Zone and

are accompained with a major and intense shear zone (a northern extension of the Futaba
Fault) along the western side of the Wariyama Uplift Zone. These faults occur only within the
pre-Tertiary rocks, and occasionally make the boundary between the Miocene strata and the
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pre-Tertiary rocks.
A thrust fault is inferred also in the southern part of the Wariyama Uplift Zone where the pre-

Tertiary rocks of the zone thrust up on the Miocene strata on the west side (C-C' in the
geological cross section).

Any active faults that might have worked in the Quaternary period are not confirmed in the
district.

ECONOMIC  GEOLOGY

Uranium ore deposit
Around the Ouchi coal mine near Sano of Marumori Machi, a full-scale exploration for

uranium ore was conducted after World War Ⅱ, but no workable deposit has been found. Never-
theless, since the Marumori granite is developed in this neighborhood and supplied its clastic
meterials which turned into clay and silt which occur as intercalations in the Kaneyama Forma-
tion and deposited in the relatively central part of the collapse basin, uranium resources must be
concentrated there. However, it seems that the amount was not large enough, because the base-
ment is composed of the older rocks of the Wariyama Uplift Zone which cannot be expected to
contain much uranium ore.

Molybdenite ore deposit
A small molybdenite ore deposit occurring in the Kiyotaki Ultrabasic Rock mass, was mined

for a few years. According to WATANABE (1952), the ores are found in two kinds of mode of oc-
currence, of which the one is a disseminated ore in some aplitic or pegmacitic dykes and is
characterized by radial aggregates of molybdenite, and the other occurs as large and small scales
of molybdenite locally concentrated in sericitic aggregates developing in some parts of serpen-
tinite.

Iron ore deposit
A small bedded or lenticular deposit of magnetite ore (Hiruta mine) occurs in a lime-silicate

hornfelsic xenolith enclosed in the Marumori Granitic Complex. The magnetite ore is accom-
panied with grandite garnet, hedenbergite and ferro-hastingsitic horoblende. The mine has
been closed since 1948.

Lignite
In the area stretching from Ouchi to Sano of Marumori Machi, numerous lignite mines,

though small on scale, have been exploited until immediately after World War Ⅱ. Particularly
the Ouchi mine has been worked on the largest scale. But the workable lignite seams are not
more than several, their thickness being 10 cm to 20 cm in maximum.

Crushed stone
Wariyama Sheared Granodiorite around Mafune Toge of Kakuda City and Kosai Toge of

Sakamoto Machi is quarried as the material of crushed stone.
Calcareous sandstone of the Kar-osan Formation in the west of Osawa-kita of Shinchi Machi

is quarried in great quantities.
Landslide
Landslides occurred along the mountain foot at Ishikura and Kamitaki of Marumori Machi.

They are developed above the Miocene series in the upper reaches of the Kijio Gawa.
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