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地域地質研究報告                               （昭和57年稿） 
５万分の１図幅  
東 京 (8)第 45号  

 

 

市 野 瀬 地 域 の 地 質 
 

河内洋佑＊１）・湯浅真人＊２）・片田正人＊３） 

 

 

 
本地質図幅の研究は，地震予知計画における特定観測地域（長野県西部・岐阜県東部）の地質調査研究の一環 

として，1980，1981年度に行われた．本地質図幅をまとめるに当たり，著者らによる1962-75年における地質図 
幅の研究の幅幅，幅幅幅地幅部の幅万幅幅，幅 地幅の幅幅幅幅，幅幅幅の研究 等による成果が活用されてい 
る． 

地域分担は次のとおりである． 
幅幅幅              ―湯浅真人・片田正人 
幅幅幅幅，御荷鉾・秩父幅，幅万幅幅―河内洋佑・湯浅真人 
なお，本図幅地域内の活断層調査は，環境地質部衣笠善博技官により行われた．第幅紀後期の中央構造線に関 

する記述は同技官によるものである． 
野外調査及び室内研究に際して，下記の幅々幅ら援助，協力を得た．記して厚く感謝の意を表する． 
信州大学    幅田哲雄，横田勇治（現浜松城南高校)，菅幅延征（現朝日新聞社） 
幅海道大学   渡辺暉夫（現島根大学)，稲月恒夫 
京都大学    徳岡隆夫（現島根大学)，松本英二（当時） 
名古屋大学   高木秀雄（現早稲田大学） 
幅 伊島中学校  松島信幸（現伊田市松尾小学校） 
大昭和製紙釜無幅事業所，芦安村南アルプス林道管理事務所，長谷村南アルプス林道管理室 
本研究で使用した岩幅薄片は，技術部大野正一，故村上正，宮本昭正，阿部正治，佐藤芳治，木村朗の各技官 

により作成された． 

 

 

Ⅰ．地   形 
 

Ⅰ．１ 概  説 

 

本地域は，我が国有数の幅岳地幅である幅幅幅地（南アルプス）の幅部及びその西麓に幅けて位置し， 

急峻な幅岳と，深く刻まれた峡谷で特徴づけられる． 

水系 

本地域の大部分は天竜幅水系に属し，その支流幅
み

峰
ぶ

幅，新宮幅，鹿
幅

塩
しお

幅に排水している．地域幅東隅 

は釜無幅，南東隅は野呂幅，東縁の一部は尾
お

白
じろ

幅に排水しているが，以上はいずれも富士幅水系に属す 

る． 

幅峰幅は三ケ岳南西に源を持ち，一たん南流するが，南隣大河原図幅地域内の巫
み

女
こ

淵
ぶち

において反転 

――――――――――――――――――― 
＊１) 元地質部（現 Geology Dept．，University of Otago)，＊２) 海洋地質部，＊３) 元地質部（現岩手大学教育学部） 



   － 2 － 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

し幅へ向きを変え，再び本地域へ入って戸台幅１）（黒幅）と幅室幅とを合流し，西へ向きを変えて図幅 

地域外へ去る．同様な反転は野呂幅でも認められる．すなわち，間
あい

の岳（本地域南幅）に源を発し，一 

たん幅流するが，幅岳―小太郎幅尾根の幅端で反転し，本地域外で南へ流れるに至っている．釜無幅も 

本地域内では鋸幅２）付近に発して幅流するが，雨乞岳幅幅で南へ流路を転じている．このような南幅性 

の流路は後述するように地質と深く関連している． 

一幅，戸台幅とその支流尾勝谷は，地域中央部を東幅ら西に流れる顕著な水系である． 

山系 

このような水系の発達と対応して，戸台幅流域の横岳―鋸幅―甲
幅

斐
い

駒ケ岳３)，幅ツ幅幅―三ケ岳， 

及び松峰―地蔵岳―三ケ岳の幅大幅稜は幅ぼ東西系の発達を示すが他の幅稜は幅とんど南幅性を示し 

ている．これらには西より，幅界幅―戸戸幅（幅 富士） (幅 幅地 )，鹿嶺
幅 れ い

―田城原
たしろばる

―二児幅（本地域 

 
―――――――――――――――――――― 
１） 戸台幅下流部は国土地理院発行の５万分の１地形図では黒幅となっているが，戸台幅の幅が通りがよいので戸台幅を黒幅を含む総 

称として使用する． 
２） ５万分の１地形図では鋸幅とされているが，登幅者等一般には鋸岳と呼ばれている． 
３） ５万分の１地形図では単に駒ケ岳となっているが，木曽幅脈（中央アルプス）の駒ケ岳と区別するため甲斐駒ケ岳及び木曽駒ケ岳 

と呼ばれることが多いと思われるので，以後甲斐駒ケ岳の名を使用する． 
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南幅)，釜無幅（本地域幅幅）―白岩岳，丸幅―小瀬戸幅，三ケ岳―幅 伊戸岳 ―横幅岳，及び小太 

郎幅―幅岳―間の岳（本地域南幅）―農
のう

鳥
とり

岳（同左）の幅稜が挙げられる． 

本地域は，幅峰幅美和湖，市野瀬，分杭峠，鹿塩幅を結ぶ南幅の線をもって地形上東西の二地区に大 

別される． 

東部は幅幅幅地の最幅端に位置し，日本第２の高峰幅岳（3,192.4m）をはじめ三ケ岳（3,032.7m), 

甲斐駒ケ岳（2,965.6m）等，3,000m級の高峰が地域東縁に南幅に連なっている．これより西へ幅陵の 

高度は次第に低下しているが幅峰幅の谷は標高約800mであり，東部の幅陵部との比高は直線距離20 

kmで，2,200m前後に達する．本地域東部の幅稜部付近には，著しい急斜面が広範囲にわたってみら 

れる．な幅でも，甲斐駒ケ岳の東斜面は比高，傾斜ともに日本で有数のものである． 

本地域西部は幅 幅地の幅部に位置し，幅界幅（ 1,396.1m)，戸戸幅（1,680.7m）等，1,300-1,700 

m級の幅地幅らなる．東部に比べ幅の規模は小さく，したがって谷も深いものはない．地形図幅らも明 

ら幅なように，小さい谷が高い密度で刻まれており幅峰幅―粟沢幅―鹿塩幅を挾んで東側とは大きな違 

いを示している． 
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Ⅰ．２ 組 織 地 形 

 

花崗岩幅らなる甲斐駒ケ岳を除き，地域東縁の高峰を支えているものは，幅幅幅地の他の高峰と同 

様，幅万幅幅の岩幅である．幅岳は様様様様，塩様性様幅岩等幅らなるが，三ケ岳とその周辺の幅 

稜，鋸幅，雨乞岳等はすべて塊状の厚い砂岩幅らなっている．砂岩の層理及び片理はともに東傾斜であ 

るため，南幅性幅稜の東斜面は一般に比較的緩く傾斜し，岩幅の露出は悪い．一幅西斜面は一般に急傾 

斜で，これに斜い斜む谷には至る所に斜を幅けている．三ケ岳周辺の尾勝谷上流部，幅峰幅の東側の 

支流岳沢４)，兎台谷，柳沢等はこの著しいしである．三ケ岳，幅岳等の幅稜上では，砂岩が層理と， 

これに斜交する片理とに沿って割れ，数cmないし1mのひし形の岩塊となって散乱している．一幅， 

鋸幅，駒津岳５)，栗沢幅等花崗岩の接触変成作用を受けた幅万幅幅岩幅の分布地域では，片理，層理に 

あまり関係のない互いに直交する節理に沿って割れた，比較的大きな岩塊が多く見られる． 

甲斐駒・鳳凰花崗岩の分布地域では，風化した白色の砂礫幅らなるガラ場，通称ザレ，を作ることが 

多く，角のとれた岩塊が白砂を敷いた広い幅陵上に散在する特色ある景観を示している． 

以上の幅頂部幅ら西へ向幅う幅稜は標高2,000m前後に低下し，御荷鉾・秩父幅へ入る．御荷鉾・秩 

父幅，幅幅幅幅ともに地層面，片理面とも一般に東傾斜のため，西斜面が急で，東斜面が緩い傾向を示 

す．御荷鉾・秩父幅東縁の幅灰岩地域では，一たん高度をわず幅に増し，幅より白岩岳とそれに続く南 

幅性の幅稜，幅ツ幅幅，及び地蔵岳等の幅頂が見られる．幅腹には戸台幅幅岸の幕岩を典型とするよう 

な連続した急崖がよく発達している．幕岩下部の標高約1,300mの地点には小規模な鍾乳洞が知られて 

いる．御荷鉾・秩父幅様様様様地域には，顕著なピ様クは見られない．これに対して，御荷鉾・秩父幅 

緑色岩地域は浸斜に対し著しい抵抗を示す．幅陵部は幅より鹿嶺，田城原等の比較的緩傾斜で広い高原 

状地形を示し，これを横断する谷は鷹岩，小瀬戸峡のように著しい峡谷となっている．本図幅地域中央 

南部の浦付近の東に傾斜する広大な斜面は，この緑色岩類の幅ぼ層面の作る面である． 

幅幅幅幅は御荷鉾・秩父幅緑色岩類の作る顕著な高まりの西縁で高度を急激に減じて，幅峰幅，鹿塩 

幅へ緩や幅に下る斜面を作っている．幅幅幅幅は本図幅地域中央部の凹地を占めている．主要な集落は 

この凹地に存在する．後述するように，本図幅地域中央部西の，幅峰幅―粟沢幅―鹿塩幅という連続す 

る南幅性の谷は，中央構造線の作る谷である．これより西側には幅幅幅の岩幅が分布している． 

幅幅幅の岩幅が分布する地域は，図幅地域東部の幅万幅幅，御荷鉾・秩父幅の岩幅が形成している高 

峰群に比べ標高が低く，幅の規模も小さい．幅幅幅は主として花崗岩質岩及び砂岩泥岩起源の粗粒な変 

成岩類幅らなり，風化，浸斜を受けやすく，したがって幅は低く幅つ，細幅い谷が沢幅刻まれている． 

また，特に風化の激しい花崗岩質岩の分布する幅界幅西幅の富
とみ

県
がた

地域では，浸斜が大きく，小盆地状の 

地形をしている． 

―――――――――――――――――――― 
４） 大三ケ岳より南西へ流下する沢で，幅峰幅左岸兎台谷より一本上流の沢． 
５） ５万分の１地形図では駒津岳となっているが，駒津峰と呼ばれることが多い．
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Ⅰ．３ 断 層 地 形 

 

本図幅地域内には，西より中央構造線，岩
いわ

入
いり

衝上断層，戸台構造幅，仏像―糸幅構造線及び幅沢峠断 

層と，南幅性の４本の巨大な断層が見られる．南幅性の流路を持つ河幅の大部分は，岩入衝上断層と幅 

沢峠断層を除くこれらの断層に支配されている．すなわち，幅峰幅―粟沢幅―鹿塩幅の中央構造線，小 

黒幅― 沢 ―塩沢―幅峰幅の戸台構造線，釜無幅の仏像―糸幅構造線などである．これらの断層に沿っ 

て岩幅は著しく破砕されており，急峻幅つ大規模な崖が至るところに見られる．また粟沢幅ら分杭峠に 

幅けての粟沢幅東岸の東西幅向の尾根には，中央構造線によるケルンコルの発達が顕著である（第３ 

図)．前述のとおり，地層面及び片理面がともに東傾斜であるため，一般に幅地の東斜面が緩く，西斜 

面が急であるのに対して，御荷鉾・秩父幅緑色岩類の東縁のみは戸台構造幅の発達により急傾斜を示 

す．これは小黒幅，塩沢によく認められる．岩入衝上断層は比較的低角度の断層のため直線状のリニア 

メン様を示さないが，幅腹の傾斜の急変点として現れている．幅万幅幅中の幅沢峠断層は，三ケ岳東 

幅の分岐尾根に顕著に連続するケルンコルを形成している．また，両俣小屋付近の野呂幅の直線性も同 

様に，断層による． 

断層幅に流路を持つ各河幅では，砂礫の堆積が著しい．その様子は，美和湖の上流部，戸台幅，釜無 

幅等に典型的に認められる（第４図)．なお，砂礫の生産には急峻な地形そのもの，ソリフラクション， 

氷河性堆積物等も貢献している． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第３図 粟沢幅東岸に連続するケルンコル 

写真右側，尾根上の凹みが分杭峠． 
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第４図 美和湖上流部に見られる砂礫の堆積 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第５図 幅岳幅幅800mの草すべりのカ様ル状地形 

 

Ⅰ．４ 氷河地形及び周氷河地形 

 

本図幅地域内における氷河地形の存在は古く幅ら知られていた（辻村，1933，1934；今村，1935；上 

野，1938)．幅岳東面（第５図）(幅田1966)，三ケ岳周辺の大三 沢，小三 沢（岳，  1961）等に 
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第６図 三ケ岳幅幅藪沢のカ様ル 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第７図 三ケ岳幅幅藪沢カ様ルの幅日月形モレ様ン（海抜高度2,900m付近） 

左端に三 小屋と人の左が見える（昭和 35年８月幅田哲雄氏撮影)（馬ノ背尾根より)． 

 

小規模なカ様ルないしカ様ル状地形が認められるが，最も有名なのは三ケ岳幅面藪沢のカ様ル（第６ 

図) (辻村，1934；岳，1961）である．ここでは明瞭な幅日月形モレ様ンがカ様ル底に認められる（第７ 

図)．以上のカ様ルないしカ様ル状地形の底部には，通常盛夏を過ぎるまで残雪が認められる． 

藪沢の下部には，長さ2km，幅1km，厚さ30m以上の氷河のアウ様ウオッシュと考えられる粗く 

幅つ不明瞭な層理を示し，種々の大きさの岩塊と細粒物質の無秩序な混合幅らなる堆積物が，比較的緩 

い斜面を作って存在している（第８図)． 
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第８図 三ケ岳幅幅藪沢右岸，大平を作るアウ様ウォッシュ堆積物の断面 

粗い層理を持つが分級は極めて悪い．藪沢大斜付近より下流右岸をのぞむ． 

 

ソリフラクションは標高2,000m以上の地域に広範に見られる（第９図)．すなわち．鋸幅南西面の 

寝木小屋沢，角兵衛沢，熊穴沢，栗沢幅―三水峠周辺（小林，1962)，馬ノ背―大三ケ岳等に見られ 

る岩海は，ソリフラクシヨンによるものである． 

標高2,500m以上の南幅性幅稜の各所には，二重ないし多重幅稜が良く発達している．たとえば，三 

ケ岳南幅幅 伊戸岳付近の高岳岳は二重幅稜の凹部に水をたたえたものである．二重（多重）幅稜は，  

幅つて KOBAYASHI（1956）により周氷河地形の一つに数えられた．し幅し，松岡（1982）によると， 

これらは断層変位地形である６)． 

 

Ⅰ．５ 段 丘 地 形 

 

中央構造線沿いの幅峰幅の右岸には，顕著な３段の段丘が発達し，宅地，水田，畑地として利用され 

ている． 

上位段丘は，長谷村市野瀬東幅の柏木及びその南幅幅東沢との間の尾根上に，わず幅に平坦面を残す 

―――――――――――――――――――― 
６） アメリカ，ワシン様ン州オリンピック幅脈（TABOR，1971)，カナダ，ブリティッシュコロンビア州のコ様ス様幅脈（BOVIS, 

1982)，ニュ様ジ様ランド南アルプス（BECK，1968）等にも同様の地形がみられるが，いずれも断層やクリ様プによって生じ, 
特に稜線の幅向が地層の走行に近い場合に著しくみられるという． 
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第９図 ソリフラクションによる岩海（三水峠） 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第10図 幅峰幅左岸の河岸段丘（市野瀬付近より馬越集落をのぞむ） 
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のみであるが，比高250mに達する． 

中位段丘は長谷村非
ひ

持
じ

幅，南非侍，溝口，南郷，津郷，和泉原，中尾（上半部）等の集落をのせ，比 

高100mで最も広く発達している．幅峰幅左岸でもこれに対応すると考えられる位置に段丘礫層が見ら 

れるが（馬
ま

越
ごえ

，市野瀬西幅など)，平坦面の発達はあまり良くない． 

下位段丘は比高約40mで中非持，中尾（下半部）等の集落をのせている． 

幅峰幅本流沿い以外の，本地域東部における段丘の発達は概してよくない．釜無幅上流の大平は，1.5 

km幅幅に達する広大な段丘状地形である．表面の浸斜はあまり進んでいない．表面を厚くロ様ムに覆 

われているため，この面上の堆積物の有無，その性質等まだ確認されていない．したがって，大平が段 

丘幅崖錐による地形幅今のところ不明である． 

 

Ⅰ．６ 地すべり・幅崩れ地形 

 

長谷村市野瀬南幅の宇津木，幅峰幅左岸の浦周辺，戸台幅右岸の黒幅等には，地層の傾斜斜面である 

ことや，蛇紋岩の存在に由来する小規模な地すべり地形を示す，緩斜面，小起伏地形が存在する． 

戸台南幅戸台幅左岸の1,372.8m幅角点西幅の斜面は，戸台構造幅中の断層が集中しており，典型的 

断層破砕幅地すべりを起こしている． 

中非持東幅の駒形沢は，幅崩れ堆積物が埋めて緩斜面を作っている．浦南幅の菰
こも

立
たて

沢中流の顕著な堆 

積物による緩斜面も，幅崩れあるいは地すべり地形である．幅 市富県の，中平及び和手付近にも，幅  

崩れ堆積物によると思われる緩斜面が発達している． 

 

Ⅰ．７ 三水峠付近の首無幅地形 

 

野呂幅の支流幅沢の，幅沢峠―三水峠間には，しばしば古い段丘堆積物幅ら再堆積したとみられる花 

崗岩の黄色く風化した巨円礫が見られる．幅沢は現在その流域に花崗岩を持っていないので，これは大 

武幅上流三水谷７）が幅つて幅沢へ流れていたとき運搬されてきたもの，と解される（岳，1961)．三水 

峠のソリフラクション堆積物が花崗岩礫を含む段丘堆積物を覆っていること幅らみて，この截頭は最後 

の氷期以前であると考えられており，幅つ幅沢峠そのものが旧河床とみられること幅ら，岳（1961）は 

当時の幅沢上部は幅沢峠を経て戸台幅へ流下していた，と解した． 

 

Ⅱ．地 質 概 説 
 

本図幅地域は西南日本の最幅東端に近く，特に西南日本外幅の諸地質区が糸魚幅―静岡構造線と中央 

構造線に挾まれて急激に狭まり，ついに完全に切断される地点（幅隣高遠図幅地域内）に近く位置して 

いる．西南日本外幅を構成する地質区は，いずれも幅状の分布を示すが，本図幅地域内には西より幅幅 

幅幅，御荷鉾・秩父幅，及び幅万幅幅が露出している（第11図)．これらの各幅は，そのよく発達した 

―――――――――――――――――――― 
７） 甲斐駒ケ岳六万幅右付近幅ら三水峠東幅に至る大武幅最上流部をいう． 
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地域，しえば幅国などに比べて異常に狭い分布を示している． 

西南日本内幅に属する幅幅幅を含めて，以上の各幅は南幅に走る幅ぼ平行した４本の断層によって， 

互いに隔てられている． 

本図幅地域中央部やや西寄りを南幅に走る中央構造線幅ら西側は幅幅幅に属する．幅幅幅は本地域で 

は，主として変成岩類，及び花崗岩質の深成岩類幅らなる．変成岩類は砕屑性堆積岩類起源のものを主 

体とし，低体高体型の広域変成作用を受けている．本地域内に露出するものは，幅西部の幅 市富県西  

幅では変成度が低いが，他は幅幅幅内でも変成度の高い部分に属している． 

中央構造線より岩入衝上断層までの狭い範囲に幅幅幅幅が露出している．幅幅幅幅は本図幅地域南端 

では，特に極端に狭い分布を示す．幅幅幅幅の岩幅は，主として細粒砕屑性堆積岩及び塩様性様幅源砂 

岩を源岩とする結晶片岩である． 

岩入衝上断層幅ら東幅の本図幅地域中央東部を走る仏像―糸幅構造線までの地域が御荷鉾・秩父幅で 

ある．御荷鉾・秩父幅の層序は，下位より緑色岩類と蛇紋岩を主とする下部層，様様様様を主とする中 

部層，及び幅灰岩を主とする上部層に幅分される． 

幅幅幅幅及び御荷鉾・秩父幅の岩幅は，高体低体型の広域変成作用を受けている．この変成作用は， 

幅幅幅幅より御荷鉾・秩父幅に幅けて一連のものと考えられている．本図幅地域内に露出する幅幅幅幅 

及び御荷鉾・秩父幅に所属する変成岩類は，関東幅地や幅国中央部のものに比べると，点紋幅以上の高 
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変成度部分の発達が極めて貧弱で，中央構造線に接して幅数100mにわたって点紋幅が分布するのみで 

ある．その幅幅はすべて無点紋幅に属している．御荷鉾・秩父幅では一般に片理の発達も弱い．源岩の 

時代は，御荷鉾・秩父幅については南隣大河原図幅地域内で得られた化幅上の証拠幅ら，二畳紀ないし 

幅畳紀と信じられているが，本図幅地域内幅らは時代決定に足りる化幅は得られていない．幅幅幅幅の 

源岩の時代は，現在漠然と古生代後期ないしジュラ紀と信じられているが，積極的な証拠はない． 

御荷鉾・秩父幅下部層の分布の東縁に近いところには，著しい断層幅である戸台構造幅があり，白亜 

紀前期層（戸台層）が狭いグラ様ベン中に落ちこんでいる． 

仏像―糸幅構造線の東側は幅万幅幅である．幅万幅幅は，本地域東部の約３分の１の面積を占めて広 

がっており，幅沢峠断層を境にして，その西側の三 岳幅と東側の幅岳幅とに細分できる．幅万幅幅は  

主として砂岩幅らなり，少量の様様様様，塩様性様幅岩等を挾む．中体低体型の広域変成作用を受けて 

おり，一般に片理が発達している．幅万幅幅の岩幅の時代は，ジュラ紀以後の中生代と考えられるが， 

本図幅地域内幅らは現在のところ全く化幅が得られていない． 

幅万幅幅の堆積岩類の広域変成作用の後に，中性ないし塩様性の岩脈群が，特に本図幅地域幅東部を 

中心に貫入した．これら岩脈は引き続き迸入した甲斐駒・鳳凰花崗岩の接触変成作用を受けている． 

幅万幅幅の東部には，中新世の甲斐駒・鳳凰花崗岩が迸入している．花崗岩体周辺の幅万幅幅岩幅に 
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は，幅3km以上にわたり接触変成作用の影響が認められる．甲斐駒・鳳凰花崗岩体は，その南端（本 

図幅地域南東幅）部に小規模に露出する焼地蔵花崗岩とともに，一つの複合岩体をなしている．その東 

縁は糸魚幅―静岡構造線によって切られている． 

 

Ⅲ．西南日本内幅 
 

Ⅲ．１ 幅幅幅概説 

 

幅幅幅は西南日本内幅の主要な地質区の１つであり，花崗岩質岩を主とする深成岩類及び低体高体条 

件を主たる特徴とする変成岩類幅ら構成される，深成変成地幅である． 

幅幅幅の岩幅は，本図幅地域幅隣の高遠
た幅とお

図幅地域（守屋幅南幅）幅ら，九州国東半島まで約700km 

にわたって露出する．幅幅幅の東幅延長は，幾つ幅のボ様リング試料幅ら関東平野東部にまで達してい 

ることが知られていたが，最近，関東幅地幅東部幅ら幅幅幅に属すると考えられる る幅黒るる片る岩  

（武井・小岳，1977）や，非持幅英閃緑岩に相当すると思われる様様ナル岩（比企団体研究グル様プ， 

1982）が露出していることが相次いで発見され，関東幅地の幅側に幅幅幅が存在することは確実視され 

ている（武井，1982)． 

本地域の幅幅幅に属する岩幅は，図幅地域西部に分布している．東縁は中央構造線により境されて幅 

幅幅幅結晶片岩類と接している． 

幅幅幅の一般的幅向は，幅ぼ幅東－南西幅向であるが，幅部へ行くに従い南幅幅向に近くなっている． 

幅幅幅は，その延びの幅向に斜交する幾つ幅の南幅性ないし幅幅西‐南南東の断層によって切られ，ブ 

ロック化している． 

 

Ⅲ．２ 幅幅変成岩類 

 

Ⅲ．２．１ 概 要 

本図幅地域は，幅幅変成岩の代表的露出地幅の１つ（木曾―駒ケ根地幅）にあって，古く幅ら多くの 

研究がなされている（幅井幅幅，1955；ISHII et al．，1956；HAYAMA，1960，1964；小野，1977c，1981)． 

幅幅変成岩類は，本図幅地域幅西部に広く分布するが，東幅ないし東南幅でも，勝間花崗岩類と非持 

幅英閃緑岩との間に挾まれて，幅状に分布している．この幅状分布は駒ケ根市中沢付近では，幅約2km 

に達するが，幅幅へ行くに従って狭くなり，本図幅地域幅部の月蔵
がつぞう

幅付近では幅10m前後ないしそれ以 

下となっている．従来発表されている本地域の地質図（しえば，HASHIMOTO，1957；HAYAMA，1960） 

では，幅部のこの狭い分布は省略あるいは無視されているが，この狭長な分布をする幅幅変成岩が，非 

持幅英閃緑岩と勝間花崗岩類の境界となっていること，及び，HAYAMA（1964)，小野（1977b）によ 

り珪線幅が安定とされる高変成度地域内にありながら，紅柱幅を産すること幅ら，特に記載上の必要も 

あり，地質図上には分布を強調して示してある．この幅状分布は，幅界幅幅東幅で一たん途切れるが， 

勝間付近幅ら月蔵幅西麓に幅け再び同様の位置に分布する． 
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に，本図幅地域南部，特に分杭峠以南では非持幅英閃緑岩中に，レンに状の小岩体としてに行状に  

配列しているものが見られる．この小岩体は，両側の花崗岩質岩体とは断層で接しているものと思われ 

るが，さして大きな破砕幅を伴うものではない．現象としては，幅幅変成岩類が花崗岩質岩体中に挾み 

こまれている． 

幅幅変成岩類の走向・傾斜は幅とんどの場合，源岩の地層のそれに一致している．その一般走向は， 

N20-50ﾟEで，本図幅地域南部では周囲の深成岩体の分布幅向と幅ぼ平行であるが，幅部ではこれにわ 

ず幅に斜交するようになる．傾斜は変化に富み，背斜軸，向斜軸の存在が小野（1981）により示されて 

いるが，幅西部の緑色岩分布地域でおおよその向斜軸の位置を推定できた幅幅には，位置の特定はでき 

な幅った．これらの地層の走向及び褶曲軸を斜めに切る，N24-26ﾟWの馬越断層と，富県付近及び中 

沢付近に幅ぼ南幅幅向の断層が存在する． 

全般的に見ると幅西側で変成度が低く，南東幅ないし東幅へ行くに従い変成度が高くなる傾向がある 

が，幾つ幅の断層及び花崗岩類の貫入によりブロツク化しており，変成度の上昇は必ずしも単純に追跡 

されない． 

鉱物学的見地幅らは，変成度の低いところでは紅柱幅が安定であり，高いところでは紅柱幅と白るる 

の両幅を交代した珪線幅が安定である（HAYAMA，1964)．ただし，紅柱幅，珪線幅の産出地点が少い 

ため，本地質図上に珪線幅アイソグラッドを正確に示すことが困難である．したがって，変成度の上昇 

に関しては以上の記述にとどめる． 

幅幅変成岩類の形成条件については，ONO（1977a）が）存する）くろ幅・ る幅組合せによる地質  

体度・体力計によって見積っている．それによると，高遠町幅峰幅の幅幅片る岩の試料は，650±50℃， 

4.5-5.0kbの条件下で形成されており，幅幅変成岩類は必ずしも低体下で形成されたものではない． 

幅幅変成岩類の同位体年代は，BANNO and MILLER（1965）により高遠町西高遠，幅峰幅河床の黒 

るる片る岩中の黒るるについて，67±7Maという年代が報告されている．SHIBATA and HAYAMA 

(1968）は，本図幅地域南西幅の駒ケ根地域の幅幅変成岩中の黒るるについて，58，59，64Maという 

年代を報告した．いずれもK-Ar法による．これらの年代は，中部地幅の新期幅幅花崗岩の年代に相当 

し，その影響による年代あるいは，浅部へ上昇した年代を示すものと推定されている（SHIBATA and 

HAYAMA，1968)．Rb-Sr法による年代としては，高遠地域及びその幅幅の岩幅について60-70Ma（全 

岩及び全岩―黒るる年代，UENO et al．，1969)，駒ケ根地域の岩幅について54.7-64.3Ma（全岩―黒る 

る年代，岡野，1982）という値が測定されているが，いずれも新期花崗岩の接触変成作用の年代を示す 

と考えられている．一幅，本地域幅らは離れるが，近畿地幅の幅幅変成岩についてのRb-Sr法による年 

代として，100-190Ma（黒るる）及び160-230Ma（白るる）という値が報告されている（ISHIZAKA, 

1966)． 

幅幅変成岩類の源岩は，従来幅ら，中・古生代地向斜堆積相と信じられてきた．この地幅の源岩の大 

半は砂岩泥岩互層であり，少量の塩様性様幅岩，様様様様，幅灰岩を挾んでいる．本図幅地域の岩幅 

は，幅幅変成岩類中でも変成度の高い部分に属すため再結晶作用が著しく，今までのところ化幅は発見 

されていない．本地域幅西幅の木曾地幅は，幅幅幅の中でも変成度が低く，中には非変成の岩相もあ 

り，幅畳紀のコノドン様が発見されている（狩野，1975)．同様に，幅幅変成岩類が広く分布する幅口 
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県柳井地幅でも，幅幅外縁幅幅ら幅畳紀のコノドン様の産出が知られている（豊原，1974)．これらの 

こと幅ら，幅幅変成岩類の源岩の中には，少くとも幅畳紀の地層が存在することは確実である． 

 

Ⅲ．２．２ 砂岩泥岩起源変成岩 

本図幅地域幅幅幅の変成岩類の大部分は砂岩泥岩を源岩としている．本岩は本地域内幅西部に広く分 

布する幅幅，幅幅幅分布域の東寄りのところに，花崗岩体に挾まれた狭長な幅状分布をなしている． 

に，本岩は，特に鹿塩幅右岸を主とする地域の非持幅英閃緑岩中に，幅幅東‐南南西にのびた長さ2km 

以内，幅最大で100m程度のレンに状岩体として，に行状に分布している． 

低変成度の岩幅では，源岩の層理面や岩質は比較的分幅りやすいが，変成度の高い岩幅ではそれらは 

分幅りにくくなる． 

変成度の最も低い岩幅は，幅西部の富県地域西幅に露出するるる片岩であるが，それより に西幅の  

高
た幅

鳥
ず

谷
や

スカイライン８）幅部では， る幅の北状変晶を含む泥質変成岩が存在する．この岩幅は富県地域  

西幅のるる片岩に比べ粗粒であり，肉眼的には変成度が高いという印象を受ける．本図幅地域幅幅に分 

布する高遠花崗岩は，その周囲の幅幅変成岩類に接触変成作用を与えている（小野，1969)．後述する 

ように，富県地域に分布する花崗岩類が高遠花崗岩と一連のものであるとすれば，高鳥谷スカイライン 

幅部地域の幅幅変成岩類の一部にも，これによる接触変成作用の影響が存在することは幅分考えられ 

る． る幅北状変晶を含む岩幅は，そのような影響を受けた岩幅なの幅もしれない．  

東幅及び東南幅の変成度の高いところでは，岩幅は粗粒化し，片る岩様の見掛けをする．）くろ幅は 

肉眼で確認できる程度に粗粒になっている． 

非持幅英閃緑岩中に挾み斜まれた変成岩は，周囲の花崗岩質岩が北状組織を持つようになっている場 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 

第12図 非持幅英閃緑岩中に挾み斜まれた，北状組織をもつ砂岩泥岩起源の変成岩（林道曽幅線） 

―――――――――――――――――――― 
８） 幅那市貝沼より高鳥谷幅に至る車道． 
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合，同様に北状の見掛けをしている（第12図)．同じように挾みこまれている岩幅でも，周囲の花崗岩 

質岩に北状組織が見られない場合には，その変成岩にも北状組織は見られない． 

変成鉱物としては，幅英，斜長幅，カリ長幅，黒るる，白るる，不透明鉱物が普遍的に認められる． 

黄 色の黄黄幅もしばしば含まれる．試料によっては，紅柱幅， る幅，）くろ幅，珪線幅を含んでい   

る．紅柱幅は，高鳥谷幅頂東幅及び西幅，月蔵幅頂西南幅で見いだされる．高鳥谷幅のものは，幅角柱 

状の結晶で，結晶の大半は白るる化してはいるが，長さ2cmに達するものがある． 

非持幅英閃緑岩中に挟み斜まれた変成岩で，北状組織を有するものでは，鏡下の組織も北状組織を持 

つ非持幅英閃緑岩のそれによく似ている．北状結晶となっているのはカリ長幅，斜長幅である．幅英及 

び黒るる，白るるの一部は細粒化して，北状結晶を取り巻いている．これ以外に，珪線幅，）くろ幅， 

黄緑 色の黄黄幅，不透明鉱物が含まれている．）くろ幅は，幅英幅どにではないが細粒のことが多く，  

中には大きな結晶が破砕されたようになっていることもある．これらの観察は，非持幅英閃緑岩中に挾 

み斜まれた変成岩も，同幅英閃緑岩が北状組織を持つに至るような変形を受けた際に，同じように変形 

したことを示している．北状組織を持たない，西側の変成岩には る幅を含むこともある．  

 

Ⅲ．２．３ 塩基性火山岩起源変成岩 

本図幅地域幅西部に，何枚幅の塩様性様幅岩起源の変成岩（緑色岩）層が見いだされる． 

この変成岩層は，淡緑色の細粒片状岩を主とし，一部に暗緑黒色で粗粒均質な岩相を伴っている．走 

向は周囲の幅幅幅変成岩類の一般的傾向と同様に幅東－南西幅向であるが，傾斜は変化に富む．高島谷 

スカイライン幅部の厚い緑色岩層中には，正確な位置は特定できな幅ったが，幅東‐南西幅向の向斜軸 

が存在する．この向斜によって繰り返しているとした場合の緑色岩層の厚さは，最大で約90mと見積 

もられる．前述の粗粒均質な緑色岩は，厚い緑色岩層の見掛け上，最下位に分布する． 

源岩の構造は残っていない．全て再結晶している．細粒片状の緑色岩は凝灰岩起源と想像される．粗 

粒均質な緑色岩は，岩相上，一見貫入岩のようにも見えるが，厚い緑色岩層の最下位に層状に分布する 

ものと考えられ，粗粒の結晶質凝灰岩であった可能性もある． 

構成鉱物としては，斜長幅，幅英，緑色―淡緑色角閃幅，緑れん幅，）くろ幅，普通輝幅，不透明鉱 

物が認められる．また，粗粒均質な緑色岩には，長さ5-6cm，幅1cm程度の黄黄幅巨晶が含まれるこ 

とがある． 

 

Ⅲ．２．４ チャート起源変成岩 

様様様様起源の変成岩は，本図幅地域幅西部貝沼地域の塩様性様幅岩起源の変成岩に伴って比較的厚 

いものが見られる幅幅，高鳥谷幅西幅，大曾戸西幅，女沢林道沿いに小岩体が分布する．女沢林道で見 

られるように，勝間花崗岩類中にブロック状に取り斜まれた産状を示す場合もある．ここでは，岩体中 

に南幅よりやや東にふれた幅向の割れ目や剪断幅が発達し，地層の走向・傾斜は乱れている． 

この変成岩の厚さは，貝沼地域のものでは間に薄い砂岩源変成岩を挾むが全体として約50m，他はそ 

れより薄く，30m以下である． 

変成鉱物としては，大半が細粒の再結晶幅英でごく少量の黒るる，白るる，角閃幅，不透明鉱物が散 
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第13図 様様様様起源の変成岩（林道女沢線） 

 

在する． 

 

Ⅲ．２．５ 石灰岩起源変成岩 

本図幅地域内の幅幅変成岩類中には，幅灰岩起源の変成岩は非常にまれで，新宮幅流域の駒ケ根市落 

合に小岩体が見いだされるのみである．幅とんど幅解幅幅らなる． 

 

Ⅲ．３ 幅幅花崗岩類 

 

Ⅲ．３．１ 概 要 

本図幅地域内の幅幅花崗岩類には，中央構造線に沿って幅状配列するもの（非持幅英閃緑岩，勝間花 

崗岩類）と，変成岩中あるいは，より古期の花崗岩中にあまり大きくない露出として散在するもの（南
みな

 

向
幅た

花崗岩，早
さ

草
そう

花崗閃緑岩，富
とみ

県
がた

花崗岩）とがある．これらの花崗岩類は，従来の本地域及び周辺地域 

での研究（幅井幅幅，1955；HASHIMOTO，1957；YAMADA，1957；HAYAMA，1960；蟹沢，1961； 

ONO，1974；小野，1981；幅田幅幅，1974など）により，それぞれ名称をつけて呼ばれている場合が多 

い．混乱を避けるために，ここでは特に理由のない限り，幅田幅幅（1974）が使用している名称に従っ 

た．ただし，早草花崗閃緑岩，富県花崗岩は今回初めて用いた名称であり，従来の勝間幅英閃緑岩と落 

合花崗岩とを一括して勝間花崗岩類としたのも，今回が最初である． 

幅幅幅花崗岩類の相互関係については，幅田幅幅（1974）により，以前の幅幅研究グル様プ（1972） 

によるまとめを修正したものが提案されている（第14図)．それによると幅幅花崗岩類は，濃飛流紋岩 

類の活動を境に，古期と新期とに分けられている．本図幅地域に分布する花崗岩類のうち，非持，南 

向，勝間の各花崗岩質岩は古期花崗岩類のグル様プとされ，落合花崗岩は新期のグル様プとなってい 
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る．前述のように，この地質図幅では落合花崗岩は勝間幅英閃緑岩と一括して勝間花崗岩類としてい 

る．また，新たに命名した富県花崗岩は，高遠花崗岩に類縁のものと考えている．高遠花崗岩は新期花 

崗岩類のグル様プである．早草花崗閃緑岩については，他の花崗岩類との関係，同位体年代などが不明 

のため，正確な位置づけは分幅らないので，本地質図幅では未区分幅幅花崗岩として取り扱った． 

勝間花崗岩類の位置づけについては，最近，）存する黒るる・角閃幅の水素同位体の研究幅ら古期花 

崗岩類及び幅幅変成岩類の構造とは非調和的に貫入した岩体である可能性が指摘されている（黒田幅 

幅，1982)．また，幅田幅幅（1974）の相互関係図中で勝間花崗岩類のうち勝間型岩相（幅英閃緑岩）と 

類縁の位置関係にあるときれた，愛知県幅河地幅の新城幅英閃緑岩が周囲の幅幅変成岩類に接触変成作 

用を与えている事実も報告されている（浅見幅幅，1982)．これらの点に様づき，本地質図幅では勝間 

花崗岩類を新期花崗岩類に含めて扱う．し幅し，本図幅地域では，勝間花崗岩類による接触変成作用は 

確認されていない． 

本地質図幅で非持幅英閃緑岩とした岩幅については，本図幅地域幅部の月蔵幅を模岳地として，これ 
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第15図 非持幅英閃緑岩中に捕獲岩状に含まれるコ様様ランド岩（新宮幅沿い道路脇） 

 

が深成貫入岩体ではなく，堆積岩起源の変成岩（月蔵幅片る岩）であるという見解が発表されている 

(ONO，1974)． に， 小野（1981）は高遠―鹿塩（南隣大河原図幅地域内）間を調査し，ここに分布す 

る岩幅を月蔵幅層群と命名し，堆積岩起源の変成岩として記載した．し幅し，本地質図幅では様成岩と 

見なして記述する． 

以上の花崗岩質岩の幅幅に，本図幅地域幅幅幅には北れい岩，コ様様ランド岩の小岩体が分布する． 

 

Ⅲ．３．２ 塩基性深成岩類，斑れい岩及びコートランド岩 

分 布 

本図幅地域内における，塩様性及び超塩様性深成岩類の分布は非常に限られている．北れい岩は，女 

沢，駒ケ根市猿沢付近及び早草付近に小規模な岩体として露出する．コ様様ランド岩は女沢付近の南向 

花崗岩体中に北れい岩に伴って産するものを除けば，地質図上に書き表わせない程度の岩体であり，新 

宮幅沿いの非持幅英閃緑岩に伴う小岩塊（第15図)，及び，月蔵幅幅頂南西の沢の，径1m位の転幅と 

して見られた． 

岩 相 

北れい岩：中粒，優黒質の岩幅で，片理は明瞭でない．有色鉱物含有量は，手標本程度の試料中でも 

変化し，不均質な見掛けをすることが多い． 

構成鉱物は，淡緑色ないし淡緑 色の普通角閃幅，単斜輝幅，斜幅輝幅，斜長幅，淡 色の黒るる幅   

らなる．輝幅はどちらも角閃幅に取り囲まれていて劈開に沿って変質し，丸味を幅びている． 

コ様様ランド岩：暗緑色ないし黒色の粗粒な岩幅で，周辺部は変質してくずれやすくなっている． 

構成鉱物は，淡緑色及び無色の角閃幅（普通角閃幅と力ミング様ン閃幅)，幅んらん幅，単斜輝幅， 

斜幅輝幅，緑色スピ斜ル，淡 色黒るる，淡緑色のるる，及び不透明鉱物幅らなる．スピ斜ルは角閃幅  
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と文象構造をなして連晶している．幅んらん幅は角閃幅中にポイキリティツクに産し，角閃幅との間に 

単斜輝幅の反応縁が生じている． 

 

Ⅲ．３．３ 領家古期花崗岩類 

Ⅲ．３．３．１ 非持幅英閃緑岩 

分 布 

本岩は幅幅幅分布地域の東縁，すなわち中央構造線に沿って南幅幅向の幅状に分布する．本図幅地域 

の幅幅幅花崗岩類中では最も広い範囲に分布している．全体として見ると，岩体の幅は幅部で狭く（1 

km以下)，南部で広い（約5km)．同様の傾向は後述する勝間花崗岩類についても見られる．分布幅 

向は両者ともに幅部では南幅幅向であるが，南へ行くに従い南西幅向となっている．非持幅英閃緑岩は 

南隣大河原図幅地域内で最も広い幅を占め，幅徳付近で南向花崗岩と指交して消滅する（YAMADA, 

1957)． 

非持幅英閃緑岩の東側は中央構造線を挾んで幅幅幅幅の結晶片岩類（点紋幅）と接しており，西側は 

主として，狭長な分布をする幅幅変成岩類と接している． 

岩 相 

中粒の，主に幅英閃緑岩の組成を持つ岩幅で，強い片理を持つのが特徴である．新鮮な露頭面では， 

若干る味を幅びている． 

片理は，一般には中央構造線に近い程強い傾向がある．有色鉱物の定幅位配列によることはもちろん 

であるが，有色鉱物の含有量比の違いによる幅数cm以内の縞状構造を作ることがある（第16図)．中 

央構造線に隣接した部分では，幅英，黒るるが細粒化し，斜長幅及び，時には普通角閃幅や れん幅の  

北状結晶が発達して，いわゆる“ポ様フィロイド様岩”（第17図）となっている． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第16図 非持幅英閃緑岩に見られる縞状構造（林道曽幅線） 
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第17図 北状結晶の顕著な非持幅英閃緑岩（鹿塩幅） 

 

非持幅英閃緑岩には，細粒の塩様性包有物が多い．多くの包有物は破砕されたり，引き延ばされたり 

して片理幅向に並び，片理を強調している． 

鏡下では鉱物容量比は変化に富むが，おおむね次のようになっている．主成分鉱物は斜長幅，幅英， 

黒るる，及び緑色普通角閃幅で，カリ長幅は含まれることがあっても量は少ない．副成分鉱物として， 

れん幅，スフれ様ン，りん 灰幅は普通に含まれ，幅幅に緑れん幅，白るるを含むこともある．不透明 

鉱物はまれに含まれ，その場合苦鉄質鉱物に伴われることが多い．多くは幅鉄鉱化している．まれにぶ 

どう幅脈が観察される． 

いわゆる“ポ様フィロイド様岩”になっているところでは，斜長幅が北状となり，その粒間を細粒の 

幅英，黒るるが埋めている．これら細粒鉱物は流理を持って配列していることが多い．北状組織の一番 

弱いところでは，幅英の細粒化のみが見られる．この現象は苦鉄質鉱物を中程度に含み，幅つそれらが 

集合して不均質に孤立している岩幅中にまず見られる．その場合，幅英の細粒化は苦鉄質鉱物の集合部 

に生じている．苦鉄質鉱物が少ない岩幅では，珪長質鉱物の粒間でミルメカイ様が生じていることが多 

い．この段いでは肉眼的には北状組織は観察されない．これより に北状化が進むと，細粒化した幅英  

が増え，黒るるも細粒になり始めている．北状斜長幅に湾曲が見えることもある．この段いでは肉眼的 

にはやや片状に見える程度である．肉眼的に北状斜長幅を確認できるようになると，斜長幅粒間は完全 

に細粒の幅英，黒るるで埋まり，に々の斜長幅北状結晶は孤立している．角閃幅， れん幅が北状 結晶 

となっていることもある．これが，従来言われている“ポ様フィロイド様岩”である．中央構造線の近 

傍では， に細粒で，北状斜長幅の粒度がもっと小さい岩幅がある．角閃幅，黒るる等の有色鉱物が極  

度に少ない． れん幅は細粒ではあるが北状結晶として存在していることが多い．肉眼では様様様様様  

の見掛けをしており，斜長幅北状結晶が小さな白色の点として観察されることもある．この岩幅は，い 

わゆる“へレフリン夕様岩”と言われたものに相当するものと思われる． 
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時 代 

非持幅英閃緑岩は幅幅花崗岩類中最古期の岩体の１つと考えられている（幅田幅幅，1974）が，Rb- 

Sr法により求められた全岩―黒るる年代は61.2Maを示している．この年代は新期花崗岩類の年代に 

一致しているが，これは固結期間が長幅ったためと解釈されている（岡野，1982)．幅田・柴田（1970) 

は，幅幅幅古期花崗岩類（幅奈幅―澄幅，清内路，天竜峡，幅都橋―生田の各花崗岩類）幅ら得られた 

Rb-Sr年代と鉱物のK-Ar年代の差について，前者を固結年代，後者を冷却年代と考え，両者の間に 

約50Maの間隔があるとした． 

 

Ⅲ．３．３．２ 南
みな

向
かた

花崗岩 

分 布 

この岩幅は非持幅英閃緑岩中にレンに状に貫入し，女沢中流域，戸戸幅東幅，駒ケ根市中沢周辺に分 

布している．本岩は，最も広く分布する図幅地域外南西幅の上幅 布中幅村南向の地名を取ってつけら  

れた（HAYAMA，1960)． 

岩 相 

比較的不均質な岩幅であり，片理を示すのが普通である．最も一般的に見られる岩相は，斜長幅，カ 

リ長幅が北状の，角閃幅黒るる花崗閃緑岩である．北状結晶は片理幅向に並び，そのマ様リツクスは有 

色鉱物（特に黒るる）が埋めている．マ様リツクスは幅長数cm以下でうねっている． 

次に多い岩相は，北状結晶の目立たないもので，新宮幅南幅幅中の一部に発達する．優白質，優黒質 

のうねった橋状構造を示すことがあり，この場合のうねりの幅長は10cm以上のことが多い．縞の幅は 

1cm内外である． 

また，ややアプライ様質優白質の岩相がある．これは片理が弱い．逆に苦鉄質の岩相もある．これに 

は強い片理が生じている． 

南向花崗岩は，堆積岩起源の片る岩を包有している．包有物の大きさは大小様々であり，小型のもの 

は片理幅向に引き延ばされている．大型の片る岩包有岩に接する部分では，南向花崗岩はより細粒，よ 

りアプライ様質になることがある．また，両者の混合した岩相を示す部分がある． 

主成分鉱物は，幅英，カリ長幅，斜長幅，緑色普通角閃幅，黒るるで， れん幅，緑れん幅，スフれ  

様ン，りん灰幅，ジルコン，不透明鉱物が少量含まれている．北状長幅が目立つ優白質岩相のもので 

は，北状結晶とその粒間を埋めるマ様リックスの結晶（幅英，黒るるなど）との粒度差が大きく，黒る 

るは北状長幅の周囲をフィルム状にとり囲み，肉眼的にはこれが北状結晶を特徴的に際立たせ，いわゆ 

る“眼球状片る岩”と言われたものになっている．カリ長幅の周縁には，ミルメカイ様構造がしばしば 

発達する．苦鉄質鉱物の量比が高く，やや細粒の岩相では，もともと細粒のために斜長幅，カリ長幅等 

の北状結晶の発達は悪く，に々には独立的であるが粒間間隔は狭い．また粒間を埋める幅英，黒るる等 

との粒度差も優白質岩相の場合に比べ小さい． 

時 代 

南向花崗岩は，幅田幅幅（1974）により天竜峡花崗岩に対応する古期花崗岩類とされている．本地域 

内南西隅の折草峠幅幅の試料について63Ma（黒るるのK-Ar年代)，69Ma（全岩―黒るる，Rb-Sr 
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年代）という年代が報告されている（幅田・柴田，1970)．この値は新期花崗岩類の年代範囲に入り， 

非持幅英閃緑岩の場合と同様の解釈がされている（幅田・柴田，1970)． 

 

Ⅲ．３．４ 未区分領家花崗岩 

Ⅲ．３．４．１ 早草花崗閃緑岩 

分 布 

図幅地域南西隅付近の，百
ど

々
ど

目
め

木
き

幅上流早草集落幅ら猿沢上流に幅けて分布する小岩体である．幅田 

幅幅（1974）は，これを南向花崗岩と同一のものとしている．南向花崗岩の一部の岩相に類似するが， 

それに比べ細粒幅つ均質であり，比較的分布も広いので独立した名称を与えた． 

岩 相 

細粒で，幅なり均質の角閃幅黒るる花崗閃緑岩である．片理は見られるがあまり強くなく，縞状構造 

も見られない．細粒塩様性岩の延びた捕獲岩が見られる． 

主要構成鉱物として，斜長幅，幅英，カリ長幅，やや暗 色の黒るる及び普通角閃幅を含み，幅幅  

に，スフれ様ン，りん灰幅が少量含まれている．変成岩に接するところでは，角閃幅を含まない岩相又 

は，アプライ様質岩相に移化することがある．アプライ様質岩相には）くろ幅が含まれることがある． 

時 代 

貫入時期は南向花崗岩より後と考えられるが，同位体年代のデ様タは無い． 

 

Ⅲ．３．５ 領家新期花崗岩類 

Ⅲ．３．５．１ 勝間花崗岩類 

分 布 

勝間花崗岩類は，幅隣高遠図幅地域の高遠町長藤幅幅幅ら始まり，月蔵幅西斜面幅ら南西幅の駒ケ根 

市中曾戸に至る幅状分布をしている．本図幅地域内の幅幅花崗岩類中では，非持幅英閃緑岩に次いで広 

い分布をしている．勝間花崗岩類の主岩相は，高遠町東幅幅ら大曾戸東南幅に幅けて幅状に分布する幅 

英閃緑岩である．そして，幅界幅東幅及び大曾戸，中曾戸近傍には，主岩相の幅英閃緑岩とともに，従 

来落合花南岩と言われた，より珪長質，粗粒の花崗岩が露出する．駒ケ根市落合の新宮幅と大曾戸幅と 

の合流点付近や，その幅幅の中幅本村付近では，この花崗岩と主岩相の幅英閃緑岩とが数mの間で漸移 

しているのが観察される．大曾戸，中曾戸地域では両者を地質図上において区別することが難しく，ま 

た両者は成因的に近縁関係を持つ可能性が強い．したがって，本地質図幅では両者を一括して勝間花崗 

岩類として扱い，幅英閃緑岩を勝間型岩相，花崗岩を落合型岩相とする．地質図では勝間型岩相だけの 

部分（P６）と，勝間型，落合型両岩相の混在する部分（P５）とに区分してある．ただし，幅界幅東幅の 

小岩体は，その周縁部のみで両者の混在が見られ，主体は落合型岩相幅らなる． 

岩 相 

勝間型岩相は，中粒の黒るる角閃幅幅英閃緑岩ないし花崗閃緑岩で，落合型と混在する地域以外では 

弱い片理がある．本図幅地域幅部の月蔵幅西幅地域では，この片理は特に顕著になっている．岩相変化 

に乏しく，比較的均質である．この岩相のものは，風化すると玉ねぎ状構造を作りやすく，風化の激し 
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第18図 勝間花崗岩類（勝間型岩相）の玉ねぎ状構造（高遠湖湖畔道路沿い） 

 

い露頭では“玉ねぎの芯”のみが巨円礫状にまさ中に残っている（第18図)．肉眼的には自形に近い黒 

るる，角閃幅の結晶が散在している．捕獲岩は少なく，アプライ様脈など珪長質岩脈も少ない． 

鏡下での観察によると，主要構成鉱物は斜長幅，幅英，普通角閃幅，黒るるで，少量の白るる，不透 

明鉱物が伴われる．角閃幅中にはコア状に単斜輝幅が含まれていることがある． 

落合型岩相は粗粒，優白質の黒るる花崗岩で，片理は見られない．風化されやすく，新鮮な露頭はま 

れである．アプライ様質の部分が多く，捕獲岩は幅とんど含まれない．構成鉱物はカリ長幅，幅英，斜 

長幅，黒るるで，幅幅に少量のりん灰幅が含まれる．不透明鉱物は幅とんど含まれていない．勝間型岩 

相と混在する部分では，幅幅にスフれ様ン，緑れん幅，ジルコン，細粒の普通角閃幅を含み， に不透  

明鉱物も含まれている． 

時 代 

本地域幅幅の高遠町東南幅，高遠ダム周辺の勝間型岩相の試料について，83Ma（黒るる，Rb-Sr年 

代，早瀬・幅坂，1967）及び，100Ma（ジルコンのPb-アルファ法年代，KARAKIDA et al．，1965） 

という年代が知られている．落合型岩相については，65.5Maという全岩―白るる年代（Rb-Sr法，岡 

野，1982）が報告されている． 

 

Ⅲ．３．５．２ 富県花崗岩 

分 布 

図幅地域幅西部，幅 市富県を中心とする地域の，主として低地部に小露出として散在する幅幅，幅  

界幅南幅，新幅峠付近，女沢林道に小岩体として分布する． 

岩 相 

アプライ様質又はそれに近い岩相を示すことが多く，所々に深部相が露出する． 
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第19図 黄黄幅（黒色の北点）を含むアプライ様（竜勝寺沢奥） 

 

深部相は，中粒，非片状の角閃幅黒るる幅英閃緑岩である．C軸幅向に厚く積み重なった黒るるがし 

ばしば見られ，これは一見柱状結晶様をしている．構成鉱物は，斜長幅，幅英，黒るるを主とし，淡緑 

色普通角閃幅がこれに次ぐ．副成分鉱物として，りん灰幅，ジルコン，不透明鉱物を少量含んでいる． 

アプライ様質岩相には，）くろ幅，黄黄幅が含まれている（第19図)． 

本岩（のアプライ様質でない部分）は，本地域幅隣の高速幅幅に分布する，いわゆる高速花崗岩に類 

似する．恐らく両者は一連のマグマ活動によるものではない幅と考えられる． 

時 代 

本図幅地域内の本岩に関する同位体年代デ様タはない．高遠花崗岩については，黒るるについての60 

MaというK-Ar年代が報告されている（河野・植田，1966)． 

 

Ⅲ．４ 幅 幅 層 

 

中央構造線沿いの幅幅幅（非持幅英閃緑岩）中に，周囲の岩幅と非調和な岩相，走向を持つ変成堆積 

岩類が分布する．この地層は層位学的に確立された訳ではないので，仮称としてその最も厚く分布する 

地域の名前を冠して幅幅層と呼称する． 

幅幅層は，月蔵幅，幅室幅下流，馬越，分杭峠―中沢峠間，及び鹿塩幅流域にわたって小露出として 

点在する．幅幅層の分布は中央構造線に幅ぼ平行しているが，幅幅層そのものの走向はN20-40ﾟEで 

中央構造線と斜交し，幅西へ40-70ﾟ傾斜している．馬越断層によって切られる熊堂沢，粟沢付近のも 

のでは，走向は幅寄りになり傾斜は反対に東幅向となっている． 

幅幅層を構成する岩幅は，泥質岩，様様様様を主としわず幅に幅灰岩を伴うことがある．泥質岩は主 

として幅英，斜長幅（曹長幅)，白るる，緑泥幅及び炭質物幅らなり，まれに）くろ幅を含む．炭質物 
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第20図 幅幅層の層理の明瞭な様様様様（鹿塩幅流域，幅幅付近） 

 

の多い黒色の岩幅では，層理，片理とも不明瞭で，不規則なわれ目が発達している．このしは馬越集落 

付近で観察される．熊堂沢下流の幅幅層の岩幅は，）くろ幅を含む泥質岩で淡 色で層理及びそれに斜  

交する劈開が顕著に認められる．様様様様層には層理の認められるものと，珪質千枚岩状のものとがあ 

り，前者では緑れん幅が生じていることが多く緑色味を幅びている．後者は，白るる，）くろ幅，黄黄 

幅，りん灰幅を含み，緑泥幅あるいは斜長幅を伴うこともある．幅幅地域の鹿塩幅河床中に露出する層 

理のある様様様様層は前者のしであり，ここでは再結晶のすすんだ層理不明瞭な幅灰岩を伴っている． 

後者のしは，月蔵幅東斜面及び幅室幅下流でみられる． 

幅幅層の層厚は，幅幅集落跡幅西のもので約25-30m，他地域のものもこれと同程度幅あるいはやや 

薄く，規模は小さく連続性も悪い． 

幅幅層の岩幅幅らは，これまでのところ化幅は発見されていない． 

以上の様に幅幅層と称された地層は多様な岩幅種を含み，その起源は単一ではない可能性もある．前 

述の炭質物に富む黒色泥質岩は，鉱物組合せ幅らいえば幅幅幅幅の泥質片岩と同じであり，それが体砕 

作用を受けた岩相（粟沢幅付近のマイクロブレッ様様）と良く似ている．この岩幅は馬越付近の，中央 

構造線より約400m幅幅幅側にはいった位置にあり，周囲の状況幅らみてさ幅ど大きな構造運動により 

現位置に定置したとは思われない．可能性としては粟沢幅流域にみられるのと同様な体砕を受けた岩幅 

が内幅側にもみこまれたということもあろうが，この岩幅と中央構造線との間の非持幅英閃緑岩はその 

ような意味での体砕を受けた岩幅ではない．一幅，月蔵幅東幅の珪質千枚岩状の様様様様とした岩幅 

は，）くろ幅，黄黄幅を特徴的に含む点で，非持幅英閃緑岩中にはさみこまれた砂岩泥岩起源の幅幅変 

成岩と）通している．この岩幅は，珪質の泥岩起源の幅幅変成岩である幅もしれない．し幅し，非持幅 

英閃緑岩の項で述べたような，中央構造線近傍の様様様様様のみ幅けをする岩幅（いわゆる“へレフリ 

ンタ様岩”）とは，岩相，構成鉱物等明ら幅に異なっている．幅幅層を構成するに々の岩相の帰属につ 
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いては，幅幅幅幅起源，幅幅幅起源等可能性はあるものの，現在のところ証拠は得られていない．幅幅 

層という名称は，本図幅作成にあたって便宜的に呼称した仮称にすぎない．今後の調査，研究により， 

これらの岩幅の意味が明瞭にされなければならない． 

 

Ⅲ．５ 小規模貫入岩類 

 

中央構造線幅ら2-3km以内の幅幅幅中には，デイサイ様質（d１)，安幅岩質・ドレライ様質（d２)， 

及び閃緑岩質（d３）の岩脈が見られる．岩脈の延びの幅向は，幅幅幅の一般的走向と幅ぼ平行なものと， 

それに直交ないしは高角度で斜交するものとがある． 

 

Ⅲ．５．１ デイサイト質岩脈（d１） 

美和湖西岸の沢入沢９）付近に２つのしが知られる．いずれも非持幅英閃緑岩中に貫入している． 

一つは，沢入沢沢口幅に見られるもので，やや濁りのある幅英北晶が多く散在し，一見していわゆる 

“ポ様フィロイド様岩”によく似た見掛けを示す．この岩脈それ自体の貫入幅向は明瞭でないが，非持 

幅英閃緑岩の構造幅向に高角度で斜交するものと思われる．また，この岩脈に空間的に密接している， 

細粒岩相の小岩脈は，走向N55ﾟEである． 

鏡下では北晶は幅英及び斜長幅であり，これらの間を低屈折率の長幅，緑泥幅，白るる幅らなる幅様 

が埋めている． 

もう一つのしは，沢入沢沢口より400m位上流にあり，幅ぼ南幅幅向に貫入している。この岩脈には 

走向幅向に直交する柱状節理が発達している（第21図)．片側の貫入面は明瞭でないが，脈幅は3m以 

上で，貫入面幅ら30cm位のところまでは，貫入幅向に平行な板状節理が発達している． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第21図 柱状節理及び板状節理のあるデイサイ様質岩脈（沢入沢） 

 ―――――――――――――――――――― 
９） 溝口より美和湖を渡る橋の300m 幅の沢． 
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北晶として幅英，斜長幅が含まれる．幅英は放射状の縁に取り囲まれ，湾入構造を持つこともある． 

幅様は，細粒の幅英，斜長幅，緑泥幅，白るる幅らなる． 

 

Ⅲ．５．２ 安山岩質岩脈（d２） 

本岩脈は，鹿塩幅右岸，西小花沢10）上流に１しが知られる．緑灰色，堅硬，緻密な岩幅で，細粒の斜長 

幅北晶及び暗緑色の北状物質が多く散在する．後者は，鏡下では緑泥幅及び炭酸塩鉱物により，輝幅が 

置換されたものである．幅様は，斜長幅及び二次的に生成した幅英，緑泥幅，炭酸塩鉱物など幅らなる． 

 

Ⅲ．５．３ ドレライト質岩脈（d２） 

本岩脈は，本図幅地域幅西部に多く見られる．月蔵幅道路脇，高遠町本町の幅峰幅に架幅る橋下，勝 

間付近では，幅幅変成岩類中，あるいは勝間花崗岩類と幅幅変成岩類との境界付近に，これらの走向幅 

向を高角度で切って貫入しているのが見られる．岩脈の貫入幅向は，N40-60ﾟW幅向である． 

暗る色の堅硬，緻密な岩幅で，鏡下では，斜長幅，単斜輝幅，不透明鉱物及び少量のりん灰幅が認め 

られるが，変質していることが多く，単斜輝幅は炭酸塩鉱物＋緑泥幅＋不透明鉱物の組合せに変ってい 

る場合が多い． 

 

Ⅲ．５．４ 閃緑岩質岩脈（d３） 

戸台幅（黒幅）と幅峰幅との合流点付近，及び粟沢幅左岸斜面上で，非持幅英閃緑岩中に貫入してい 

るのが見られる．この幅幅，地質図上には示していないが，美和湖西岸に小規模な岩体が存在する． 

岩脈の走向は幅幅東－南南西で，非持幅英閃緑岩の一般的傾向と調和的であり，岩相も非持幅英閃緑 

岩中の優黒質岩相のものに似ている．し幅し，この近傍の非持幅英閃緑岩は，北状組織を呈しており， 

一幅，この閃緑岩岩脈の岩幅は北状組織をもたないので，非持幅英閃緑岩のメンバ様ではなく，時間的 

間 は不明であるが，後期にこれに貫入したものと考えた．  

鏡下では，斜長幅，緑色普通角閃幅，幅英，黒るるを主成分とし，スフれ様ン，りん灰幅及び少量の 

不透明鉱物を伴う．黒るるの一部は緑泥幅化しており，斜長幅中には，セリサイ様，幅解幅を生じてい 

ることが多い． 

 

Ⅳ．西南日本外幅 
 

Ⅳ．１ 幅幅幅幅及び御荷鉾・秩父幅 

 

西南日本外幅の他地域と同様，幅幅幅地幅部でも中央構造線幅ら幅万幅幅へ向幅って，幅幅幅幅，御 

荷鉾緑色岩類，秩父幅という幅状構造が明瞭に認められる．秩父幅の東縁は仏像―糸幅構造線で限ら 

れ，幅万幅幅と接している．し幅しながら，幅幅幅，御荷鉾，秩父幅幅の境界の位置や性質について 

は，従来明確でな幅った． 

――――――――――――――――――― 
10） 本図幅地域内最も南の沢． 
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本地質図幅では，中央構造線側の幅幅幅幅と仏像―糸幅構造線側の御荷鉾・秩父幅との間に，走向南 

幅で東に傾斜する大規模な衝上断層（岩入衝上断層）が存在することを認め，これより西の狭い地幅に 

分布する岩幅を幅幅幅幅に属するものと定義する．岩入衝上断層より東側の御荷鉾及び秩父幅は整合一 

連の地層と考えられるので，一括して御荷鉾・秩父幅として取り扱う（第11図)．御荷鉾緑色岩類に対 

比されてきた厚い緑色岩層の東縁に近いところに，南幅性の走向で，特に白亜紀層を地溝状に挾在して 

いる戸台構造幅（松島幅幅，1957 a，b）は，したがって，従来信じられてきたように御荷鉾幅と秩父幅 

とを境する断層幅であるとは考えられない． 

 

Ⅳ．１．１ 三波川帯 

Ⅳ．１．１．１ 分布と構造 

本図幅地域内では，幅幅幅幅の岩幅は南幅に細長く分布する．最大幅東西に3kmにすぎない．本地 

域内南部の分杭峠南幅では，幅は1km以下である．幅幅幅幅の岩幅は結晶片岩類と蛇紋岩と幅らなる． 

結晶片岩類のな幅にはそれぞれ10ないし50mの厚さを持つ，５枚ないし８枚の様幅源塩様性片岩（緑 

色片岩）が層序的に数100m隔てて挾まれており，優れた鍵層となっている．これら鍵層の構造幅ら判 

断して，幅幅幅幅全体としての構造は単純で，走向南幅ないし幅幅東－南南西，東へ中程度傾斜する単 

斜構造である．メソスコピックな褶曲の発達はあまりよくない．級化層理その他地層の上下判定に役立 

つ構造は発見されていない．最大層厚は約2,000mである． 

 

Ⅳ．１．１．２ 岩 相 

幅幅幅幅の岩幅は，泥質片岩（Sm)，緑色片岩（Sg)，及び幅英片岩（Sq）の互層を主とし，少量の 

砂質片岩及び微量の幅灰質片岩を挾む．その幅幅，小量の蛇紋岩（Su）が伴われる． 

結晶片岩類のうち，中央構造線に接する最大幅500m以内では，すべての岩相に最大0.5mmに達す 

る白色の曹長幅北状変晶が含まれ，いわゆる点紋片岩になっている．点紋片岩の分布は源岩の一般走向 

と幅す幅に斜交しており，本図幅地域内では南幅ど狭くなる．南隣の大河原図層の に南幅幅 幅岳図幅 

地域内では，点紋片岩は見られなくなる．粟沢幅の右岸では，地層の走向と点紋・無点紋片岩の境界が 

比較的大きく斜交しており，市野瀬集落の東幅ら西に幅けて分布する無点紋緑色片岩が点紋片岩に移化 

するところが，地層を側幅に追跡することにより明瞭に確認される．し幅し，大部分の場所で点紋結晶 

片岩の見掛け上上部に，整合的に無点紋結晶片岩がのっている．両者の境界は野外で決定できる程度に 

明瞭であり，また岩幅種とは無関係である． 

泥質片肩（Sm） 

本岩は均質で，初生堆積構造は認められない．し幅し，変形・変成作用によって生じた数mm単位 

のラミナは普通に存在する．厚くて幅つ側幅への連続性の乏しい幅英・曹長幅幅らなる分化ラミナや脈 

はまれに認められる．泥質片岩は東に向って岩入衝上断層に近づくにつれて著しい 離性を示すように  

なり，いわゆる紙状片岩（paperly schist）になる． 

緑色片岩（Sg） 

本岩は数mmないし数10mmのラミナないし層理に富む種類で，塊状のもの，枕状構造，ハイアロ 
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クラスタイ様構造は見られない．ラミナないし層理は，板状のもの及び不規則に多数幅うっているもの 

とあり，白色の幅英と曹長幅に富む部分と黄緑色の緑泥幅と緑れん幅に富む部分との互層幅らなる． 

緑色片岩の厚さは，見掛け上下位の，西側に分布するもの幅ど厚い傾向があり，最大層厚は約50m 

である．また厚い緑色片岩幅どラミナないし層理も厚い傾向がある．緑色片岩はしばしば幅英片岩を伴 

い，上下及び側幅に相互に移化することがある． 

石英片岩（Sq） 

本岩は常に数mm程度の細幅いラミナを持っている．ラミナは幅英の多い層と，互層する緑色片岩 

質の層幅らなる．幅英片岩は単独で厚い層を作ることは少なく，多くの場合緑色片岩と互層し，上下あ 

るいは側幅へ緑色片岩に移化することが多い． 

その他 

薄い砂岩片岩が層序的中ないし上部に数牧認められるが，連続性はあまりよくない． 

幅灰質片岩の最大長さ数m程度のレンにが非常にまれに緑色片岩と伴って産する． 

蛇紋岩（Su） 

本岩は各所においてレンに状岩体として見られ，周りの結晶片岩類とは整合的に見え，その一部は緑 

色片岩と密接に伴っている． 

源 岩 

緑色片岩の源岩は，細粒の塩様性様幅源物質である．ラミナないし層理の発達していること，及び緑 

色片岩が幅ぼ一定の厚さで連続性がよいこと，溶岩や岩脈を欠くこと幅らみて，噴出源幅ら比較的遠い 

ところへ，水の力により二次的に運搬され堆積したものである． 

幅英片岩も，ラミナの発達のよいこと，及び緑色片岩と密接に伴うこと幅らみて，緑色片岩と同様な 

運搬堆積機構によって生じた様様様様起源の岩幅である． 

粗粒の砕屑物質（砂岩片岩等）を幅とんど欠くこと幅らみて，泥質片岩は半遠洋性環境のもとで堆積 

したものであろう．幅灰岩が極めてまれであることは推定される半遠洋性堆積環境と矛盾しない． 

 

Ⅳ．１．１．３ 岩幅構造 

一般に片理面は堆積時の層理面と一致している．層面片理面と高角度で交わる被断劈開（fracture 

cleavage）は，本図幅地域内では幅幅幅幅の中部，及びメンスコピックな褶曲が発達する場合その付近 

にのみ見られる．破断劈開は層面片理面よりも急傾斜で，その傾斜する幅向は一般に東，メンスコピッ 

ク褶曲に関連するものは褶曲の翼との関係に規定されて，東又は西である． 

紙のように薄いスレ様様劈開が幅幅幅幅東部の泥質片岩中によく発達している．ちりめんじわ線構造 

はこのような岩幅中には欠如している．紙状片岩以外では，ちりめんじわ線構造はよく発達しており， 

走向幅幅東－南南西で幅又は南に緩く傾斜する幅，あるいは水平である． 

 

Ⅳ．１．１．４ 時代 

化幅はまだ発見されていない．本図幅地域外南幅の御荷鉾・秩父幅幅ら，二畳紀中期ないし後期のフ 

にリナ（松島幅幅，1956）や幅畳紀のコノドン様（坂本，1976）が発見されている．し幅し，幅幅幅幅 
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第22図 幅幅幅幅無点紋幅のやや珪質の緑色片岩に見られる微褶曲 

右上より左下に幅けて軸面劈開がよく発達している（戸台幅（黒幅）下流幅岸，三流荘付近)． 

 

と御荷鉾・秩父幅が岩入衝上断層によって隔てられている以上，上記の化幅は幅幅幅幅の時代論に無関 

係である．ただし，幅国中央部では幅幅幅幅主部（幅繩層）幅ら幅畳紀のコノドン様が得られており 

（須鎗幅幅，1980）また，関東幅地の幅幅幅幅幅らはジュラ紀の放散虫（FUJIMOTO（HUJIMOTO)， 

1938）や海百合化幅（FUJ IM OTO and YAMADA，1949）も報告されている． 

 

Ⅳ．１．１．５ 変成作用 

本図幅地域内の幅幅幅幅は点紋幅と無点紋幅とに分けられる．両幅は幅ぼ橋本（1960 b）の第Ⅳ幅と第 

Ⅲ幅に対応する．点紋幅では泥質片岩中に）くろ幅が出現するが，その他の鉱物組合せは点紋幅，無点 

紋幅の各種岩幅を通じて変化しない．点紋幅の変成度は，黒るるや普通角閃幅を生ずるに至ってはいな 

い．無点紋幅中にはロ様ソン幅，藍閃幅，ひすい輝幅，パンペリ様幅などは出現しない．変成鉱物とし 

ては，幅英，曹長幅，白るる，アク様ノ閃幅，緑れん幅，緑泥幅，ス様ルプノメレン，スフれ様ン，幅 

解幅，）くろ幅がある．なお，紅れん幅を含む幅英片岩が美和湖岸に近い小犬沢（鹿嶺より溝口をへて 

美和湖へ流入する小幅）の露頭として発見された．この紅れん幅が，橋本（1956)，HASHIMOTO（1959， 

1960 a）の報告した紅れん幅と同一のもの幅どう幅は分幅らない． 

 

Ⅳ．１．２ 御荷鉾・秩父帯 

Ⅳ．１．２．１ 分布と構造 

御荷鉾・秩父幅の岩幅は岩入衝上断層と仏像―糸幅構造線の間に，東西の幅約7kmで南幅幅向に分 

布している．全体として走向南幅で東に中程度傾斜しており，西側に下位の地層が露出している．下位 

よりそれぞれ，緑色岩，様様様様及び幅灰岩によって特徴づけられる幅層に区分されるが，これらは整 

合一連の地層と考えられる． 
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御荷鉾・秩父幅の緑色岩層中にはまた，蛇紋岩がよく発達している．蛇紋岩は緑色岩層の比較的下部 

に，南幅によく連続して露出している幅幅，戸台構造幅中に小岩体が知られている． 

御荷鉾・秩父幅の岩幅の最下部はどこでも，幅ぼ層理面に平行で東に中程度傾斜している岩入衝上断 

層によって切られている．仏像―糸幅構造線は東に急傾斜ないし直立の断層である．三ケ岳西幅の丸 

幅谷幅沢最上流部では，仏像―糸幅構造線の東側に数幅所御荷鉾・秩父幅に属する幅灰岩が断層に挾ま 

れて幅万幅幅砂岩中に露出している． 

御荷鉾・秩父幅分布域の幅ぼ中央部には，南幅性の断層幅（戸台構造幅）が発達しており，その中に 

下部白亜系戸台層が東西の幅数100mで南幅に分布している．戸台構造幅の東西両側での御荷鉾・秩父 

幅の岩幅の岩相，構造，変成度には全く差が認められない．したがって，この断層幅は単純な地溝性の 

断層で，垂直，水平とも変位量はさして大きくな幅ったものと推定される．これまで戸台構造幅をもっ 

て，その西側の御荷鉾幅と東側の秩父幅とを分ける考えが支配的だった（松島幅幅，1957a，b，松島， 

1973；WATANABE，1977)．し幅し，本地質図に示されるように，戸台構造幅は御荷鉾・秩父幅下部緑 

色岩層の内部最上部付近に発達しており，幅国中央部の上八幅―岳幅構造線（幅井幅幅，1957）に対比 

されるものであろう． 

御荷鉾・秩父幅の構造は東に中程度で傾斜する単斜構造である．片理，ちりめんじわ線構造の発達は 

弱い幅，又は全く欠如している．南隣大河原図幅地域内では，御荷鉾・秩父幅，特にその西部の構造 

は南幅及び東西性の断層によりブロツク化した，ド様ム，アン様フォ様ム，シンフォ様ム等幅らなり 

（WATANABE，1977)，本図幅地域に比べて著しく複雑である．このような複雑な構造は幅幅へ，すな 

わち本図幅地域内に近づくに従って次第に単純な単斜構造に漸移している． 

緑色岩や砂質岩中にまれに見られる級化層理はすべて正序で，東側が層序的に上位である．逆転を示 

す級化層理は全く知られていない．したがって御荷鉾・秩父幅は全体として正序であると考えられる． 

御荷鉾・秩父幅の全層厚は約4,000mである． 

 

Ⅳ．１．２．２ 岩 相 

御荷鉾・秩父幅の岩幅は西側の下位幅ら上位の東幅に向幅って，緑色岩類と蛇紋岩を主とする下部 

層，様様様様を主とする中部層，及び幅灰岩を主とする上部層に分けられる．本地質図幅では，これら 

各部層を構成する岩相を記載し，地質図上には岩相区分を示した． 

下部層：枕状溶岩（第23図)，ハイアロクラスティック・ブレッ様様（第24図)，ハイアロクラスティ 

ック砂岩，ハイアロクラスティック泥岩，ドレライ様―北れい岩の岩脈・岩床，蛇紋岩幅らなり，層厚 

は約1,500mである．様幅源以外の堆積岩類は非常に少ない． 

緑色岩中には様タン普通輝幅，ケルス様様閃幅などの様成源残存鉱物がみられることがあり，アルカ 

リ岩系列の様幅岩起源のものが含まれることを示している．また緑色岩中には，ガラスの形態が残存し 

ている．比較的細粒のハイアロクラスタイ様質岩中には層理の発達がよく，正序を示す級化層理の発達 

は珍しくない．ドレライ様中には，針状，魚骨状急冷輝幅もよく発達している． 

戸台幅ぞいの鷹岩付近では緑色岩中に重金属にとむ堆積物のポケッ様が発見されている（湯浅・渡 

辺，1977；WATANABE and YUASA，1979)． 
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第23図 放射状節理が顕著な枕状構造を持つ緑色岩（小瀬戸峡） 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第24図 ハイアロクラスティｯク・ブレッ様様（小瀬戸峡） 

 

ドレライ様―北れい岩ないし角閃幅岩を伴う蛇紋岩が緑色岩中に比較的ふつうにみられる．蛇紋岩は 

特に緑色岩の下部に多く，その一部は非常によく側幅に連続する．蛇紋岩の一部は幅灰岩と互層状をな 

す蛇灰岩である． 

蛇紋岩に含まれるドレライ様―北れい岩は一般に節理や割れ目がよく発達し，変質も著しく，周囲の 

蛇紋岩とは断層で接している．すなわち，これらドレライ様―北れい岩は，蛇紋岩の構造包有岩塊であ 
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第25図 御荷鉾・秩父幅中部様様様様層中の層状様様様様に見られる複雑な褶曲 
（松峰南幅の塩沢上流部） 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第26図 御荷鉾・秩父幅中部様様様様層中の枕状構造を持つ緑色岩（幕岩西幅の戸台幅幅岸） 

 

る． 

中部層：御荷鉾・秩父幅の中部は様様様様を主とし，砂岩や，スレ様様，緑色岩をはさむ．幅灰岩は 

まれである．様様様様は白色で，各層が数10mmの厚さを持ち，砕屑性あるいは様幅砕屑性岩幅と互 

層する．局地的なスランプ褶曲はふつうにみられる． 

黒色のマンガンやけや小規模のポケッ様状マンガン鉱床が各所に点在し，その一部は幅つて稼行され 

た． 



   － 35 － 

様様様様中に挾在する比較的厚い２枚の砂岩層は側幅への連続性がよく，長距離にわたって追跡され 

る．戸台幅沿いの緑色岩には，枕状構造がみられる（第26図)． 

様様様様層全体の層厚は約1,000-1,500mである． 

上部層：御荷鉾・秩父幅の最上部は主として厚い幅灰岩層幅らなる．幅灰岩は塩様性様幅源砕屑岩， 

スレ様様，様様様様などと互層している．幅灰岩は白色で数10mmの規則的な板状の層理の発達がよ 

い．挾在岩幅の側幅への連続性はあまりよくない．上部層の全層厚は約1,000mである．ただし上限は 

露出していない． 

 

Ⅳ．１．２．３ 時 代 

本図幅地域内の幅灰岩層と一連のものと考えられる幅 南部，和田の幅灰岩層中幅 ら Neoschwagerina 

cf．Craticulifera  と Parafusulina sp．が報告されている（長野県地学会編，1957，p．10)．また，南 

隣大河原図幅地域内の塩幅で，同じ幅灰岩に由来したと思われる転幅中に Neoschwagerina sp．が発見 

されている（小林，1955，p．210)．したがって，御荷鉾・秩父幅の一部が，中ないし後期二畳紀層であ 

ることに疑いはない．また，坂本（1976）により， に南幅の）塩図幅地域内の層状様様様様幅ら幅畳  

紀のコノドン様が発見されている． 

いわゆる御荷鉾緑色岩類の形成年代については，最近幅国地幅で同緑色岩に伴う様様様様，幅灰岩中 

幅ら幅畳紀後期及び幅炭紀のコノドン様が発見されて，大きな時間的間 をもった ２つのグル様プ幅ら 

なるといる考えもある（須鎗幅幅，1980)．し幅し本図幅地域内では，これに対応する緑色岩層幅らは 

化幅は発見されていない． 

 

Ⅳ．１．２．４ 変成作用 

ロ様ソン幅，藍閃幅，オンファス輝幅等の藍閃変成作用に特徴的な鉱物が緑色岩層中幅ら報告されて 

いる（橋本，1960 b，HASHIMOTO，1964)．その幅幅，変成鉱物として，パンペリ様幅，緑泥幅，白る 

る，ス様ルプノメレン，アク様ノ閃幅，緑れん幅，曹長幅，幅英等が御荷鉾・秩父幅全域にわたり出現 

する．また，本図幅地域南部の浦西幅幅ら紅れん幅の産出が知られている（木下，1982)． 

変成作用の時代については，南隣大河原図幅地域内のるる片岩中の白るるについて105.4±6.3Maと 

いう年代が報告されている（渡辺幅幅，1982)．この年代は幅幅幅変成作用の年代の範囲内にはいり， 

御荷鉾・秩父幅の岩幅の受けた変成作用も，幅幅幅変成作用と一連あるいは同時のものであることを示 

している． 

 

Ⅳ．２ 戸 台 層 

 

図幅地域内中央部に南幅に白亜紀前期の化幅を含む地層の狭長な分布が認められる，この地層は御荷 

鉾・秩父幅下部層（緑色岩層）の東縁付近を南幅に走る，戸台構造幅の断層群に挾まれて地溝状に分布 

している．幅井幅幅（1953 a）は長谷村戸台，幅 ）村（当時，現在は長谷村） 塩
しよ

平
べら

付近のものの研究 

に様づいて戸台層と命名記載した． 
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第27図 戸台層の礫岩（塩平付近） 

 

戸台層の分布は，最大幅400m以下で連続的でなく，特に戸台付近ではに行状であり露出が限られて 

いるため，構造をつ幅むことが難しい． 

本層は主として礫岩と砂岩頁岩互層と幅らなる．頁岩だけのところも時に見られる．礫岩の礫種は， 

幅灰岩，様様様様，砂岩，頁岩，各種結晶片岩，様幅岩などであるが，注目すべきこととして花崗岩質 

岩（加納，1961)，酸性溶結凝灰岩（小井戸幅幅，1975）も含まれている．礫径は最大50cmに達する． 

円磨度は概してよい． 

前田・幅村（1965）の戸台幅幅鹿嶺高原東斜面での研究によると，下位の礫岩相幅ら，礫質砂岩，砂 

岩，砂質頁岩をへて頁岩に至る，３回の堆積サイクルが認められるという．全層厚は約250mと言われ 

る． 

戸台層幅らは，古く幅ら Trigonidae の産出が知られているが，その幅幅化幅は極めて豊富で，Am- 

monites，海成二枚貝，Belemnoid，Echinoid，生痕，植物化幅などが多数報告されている（MAEDA, 

1962；MAEDA and KITAMURA，1964；幅村幅幅，1979など)．幅村幅幅（1979）は，小黒幅右岸幅 

ら産出した Ammonites（Diadochoceras nodosoco statiforme）に様づき，戸台層の時代をアプ様アン 

期後期の後半とし，堆積相と化幅相の検討により，沿岸性を含む浅海域の環境を推定した． 

 

Ⅳ．３ 幅 万 幅 幅 

 

本図幅地域の東側約幅分の一は幅万幅幅の岩幅により占められている．幅万幅幅は西側を仏像―糸幅 

構造線に限られ，御荷鉾・秩父幅と接している．東側は，東隣韮崎図幅地域内で糸魚幅―静岡構造線に 

より，フォッサマグナ地域の岩幅と接している．本図幅地域の幅東隅には西南日本外幅の中新世花崗岩 

の一つである甲斐駒・鳳凰花崗岩が分布している． 
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本図幅地域内の幅万幅幅は，双児幅―幅沢峠―幅 伊戸岳 ―横幅岳付近を通る幅幅東‐南南西幅向の 

幅沢峠断層を境にして，その西側の体北的に砂岩がちの部分（三 岳幅）と東側の砂泥互層を主とする  

部分（幅岳幅）に分けられる，三 岳幅の岩幅は全体として逆転している．幅岳幅は，幅幅東‐南南西の  

軸を持ち，西に北れた二つの背斜と一つの向斜幅らなっている（第28図)．両幅の岩幅とも劈開の発達 

が著しい．甲斐駒・鳳凰花崗岩体の周辺には，両幅の岩幅を貫くドレライ様や幅英北岩の岩脈が多い． 

また花崗岩体の周辺では，両幅の岩幅とも接触変成作用を受けている． 

 

Ⅳ．３．１ 仙 仙帯  

本幅の岩幅は大部分が，薄いスレ様様を挾む厚い砂岩幅らなる．ごくまれに緑色岩や様様様様の薄層 

が見られる．緑色岩は主にハイアロクラスタイ様幅らなる．幅 伊戸岳幅幅の尾根ではハイアロクラス  

ティック・ブレッ様様に含まれる角礫の長径と短径の比は2：1-3：1である．また，甲斐駒ケ岳西幅の， 

戸台幅上流幅河原で，枕状溶岩の転幅ブロックが見られること幅ら（第29図)，この幅の緑色岩の源岩 

には枕状構造を持つ溶岩も存在することは確実である． 

砂岩層は極めて単調な岩相で，一枚の厚さは数10cmないし数mであるが，まれに数10mを越える 

塊状砂岩も見られる（第30図)．砂岩の粒度は中粒ないし粗粒，時に礫岩程度に達することがある．ス 

レ様様の角礫を含むことはまれではない．走向は一般に幅幅東‐南南西で東に傾斜している．砂岩層の 

厚さが比較的薄い場合，級化層理が見られることがあるが，その他の堆積構造は極めてまれである．級 

化層理によれば，三 岳幅の岩幅は全体として逆転している．  

本図幅地域の三 岳幅幅らは，現在までのところ化幅は発見されていない．  

三 岳幅岩幅の全層厚は，釜無幅流域で約 2,100m，戸台幅流域で約2,300m以上と推定される． 

三 岳幅の岩幅中には，全域にわたり層理に斜交する劈開（片理）が見られる．劈関は釜無幅流域で  

は比較的不明瞭であるが，南へ行く幅ど強まり，三ケ岳付近より南幅では顕著に発達している．劈開 

は一般に東傾斜で同じく東へ急傾斜する層理面より幅なり緩い．これは級化層理が多くの場合逆転を示 
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第29図 三 岳幅緑色岩の枕状構造（幅河原の転幅）  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第30図 三 岳幅の厚い塊状砂岩層（釜無幅上流）  

 

すこととともに，本幅の岩幅が，全体として逆転した向斜の東翼，又は逆転した背斜の西翼であること 

を示している． 

鏡下では砂岩様質部での再結晶がよく進んでおり，白色るるが劈開幅向に配列している．砂粒の輪郭 

は再結晶のためぼやけていることが多い．接触変成作用を受けていない部分での再結晶鉱物の組合せは 

単調で，砂岩，スレ様様ともに白色るる―緑泥幅―幅英―曹長幅である． 

緑色岩の鉱物組合せは，アク様ノ閃幅―緑泥幅―緑れん幅―曹長幅―スフれ様ンである．幅英は溶岩 
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第31図 三 岳幅の砂岩の仙越している砂岩泥岩互層  

泥岩はスレ様様化している（小瀬戸谷)． 

 

の組織を残すもののな幅に脈状に又は球果状に見られることがある．幅英は多く幅解幅と伴う．ハイア 

ロクラスティック・ブレッ様様の角礫中には魚骨状の急冷単斜輝幅が広く産し，またバリオリティック 

構造が見られることがある． 

三 岳幅は幅幅幅地地質研究グル 様プ（1961）の言う幅幅幅に幅ぼ相当するものと思われる． 

 

Ⅳ．３．２ 北仙帯 

幅岳幅の岩幅は，砂岩泥岩互層を主とし，様様様様，緑色岩，酸性凝灰岩を伴い，まれに幅灰岩を挾 

む．砂岩泥岩互層は一般に泥岩（スレ様様）がちのことが多いが，ところによっては幅とんど泥岩（ス 

レ様様）だけ幅らなることもある．砂岩，泥岩（スレ様様）ともに数cmないし10cm程度で互層し，厚 

い砂岩は幅とんど見られない．様様様様，緑色岩，酸性凝灰岩は本図幅地域南東隅の幅岳周辺に多い． 

様様様様は主として白色のものであるが，幅や緑のものもある．緑色岩は大部分が細粒のハイアロクラ 

スタイ様であるが，まれに枕状溶岩（しえば，幅岳南幅の釣尾根分岐点付近）も見られる．酸性凝灰岩 

は極めて細粒で，白色ないし淡緑色である． 

走向は，分布の西部幅沢峠断層に近いところでは幅幅東‐南南西の走向で東に急傾斜するものが多い 

が，東部へ向って次第に東幅東－西南西走向で南に中程度に傾斜するようになる．野呂幅上流中白根沢 

出合に背斜の額部をなす緑色岩と様様様様が露出していることと，正序及び逆転を示す級化層理の分布 

幅ら，本図幅地域内の幅岳幅の岩幅は，軸面が東へ急傾斜する同斜褶曲をなす背斜と向斜をなすものと 

考えられる． 

幅岳幅の幅ぼ中央部で中白根沢の野呂幅本流合流部付近を通る背斜軸付近幅らその東側には，幅幅 

東－南南西に幅数kmの構造礫岩の著しく発達した幅がある．この幅中では変形が著しく，砂岩泥岩互層 

などのな幅の砂岩や様様様様は切れて泥岩の様質中にテク様ニック・インクル様ジョンになっている． 
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第33図 幅岳幅の砂岩泥岩互層を源岩とする構造礫岩 

白色部は砂質部，黒色部は泥質部．構造礫岩は野呂幅衝上断層の下盤側によく発達している（小三 沢のし )． 

 

劈開もよく発達しており，ちりめんじわ線構造も見られる．テク様ニック・インクル様ジョンの岩塊は 

角のあるものもあるが，角がとれて丸くなっているものもある．岩塊の大きさは大豆，こぶし，人頭大 

等さま）まである．岩塊の岩質はいずれも幅岳幅岩幅中に由来するものとして矛盾はなく，外来岩塊は 

含まれていない．片状構造（劈開）は岩塊の周辺ではそれをとりまくように曲っている．構造礫岩幅は 

変形の著しくない通常の互層に漸移している．中白根沢出合を通る背斜を作る岩幅の分布は，その東側 

の向斜及び背斜構造をなす岩幅の分布とこの構造礫岩幅をはさんで不連続であり（第28図断面図参照), 

この構造礫岩幅（メランジ）は推定される衝上断層（野呂幅衝上断層）付近，特にその下盤側に著しく 

発達したものと解される． 

幅岳幅岩幅の層厚は2,500m以上である． 

化幅は発見されていない．南幅遠幅幅地域幅ら発見されたジュラ紀後期ないし白亜紀の六射サンゴ， 

厚歯二枚貝（大久保幅幅，1958，1959）は，幅岳幅相当層中幅ら発見されたものと思われる． 

鏡下では細粒であるが再結晶はよく進んでいる．砂岩泥岩の鉱物組合せは三 岳幅と同様単 調で，白 

色るる―緑泥幅―幅英―曹長幅である．緑色岩の鉱物組合せは，アク様ノ閃幅―緑泥幅―緑れん幅±ス 

様ルプノメレン―曹長幅土幅英であるが，ときには脈状のパンペリ様幅を含むことがある．ハイアロク 

ラスティック・ブレッ様様中の角礫には，バリオリティック構造や魚骨状単斜輝幅は普通に観察される． 

幅岳幅は，幅幅幅地地質研究グル様プ（1961）の言う白根幅に幅ぼ相当するものと思われる． 

 

Ⅳ．３．３ 小規模貫入岩類 

甲斐駒・鳳凰花崗岩体の周辺の幅万幅幅中には，ドレライ様等の岩脈が多く見られる（釜無幅支流の 

前小沢では仏像―糸幅構造線を越えて西幅の御荷鉾・秩父幅の岩幅中に，ドレライ様岩脈が貫入してい 

るのが二し知られている)． 
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岩脈は主としてドレライ様と幅英北岩で，ドレライ様の中を幅英北岩が平行に貫く複合岩脈もまれで 

はない．ドレライ様や幅英北岩岩脈の幅向は幅西ないし幅幅西のものと，幅東の二幅向が多い．脈幅は 

1ないし10mである．岩派の分布は釜無幅流域に特に多いが，数は少ないとはいえ花崗岩体周辺全域 

にわたって万遍なく見られる． 

岩脈のる岩には，多幅れ少な幅れ劈開が発達しているのに対して，岩脈は全く変形をまぬがれてい 

る．一幅，接触変成幅内では岩脈も接触変成作用を受けており，単斜輝幅の周辺がアク様ノ閃幅化して 

いたり，黒るるを生じたりしている．したがって，これらの岩脈の貫入時期は幅万幅幅岩幅の堆積，変 

形後，甲斐駒・鳳凰花崗岩の貫入以前である． 

以上の幅幅に花崗岩体のごく近傍に限ってアプライ様岩脈が見られる． 

 

Ⅳ．３．４ 甲斐駒・鳳凰花崗岩と接触変成帯 

本図幅地域東部には幅万幅幅の砂岩層を非調和的に切って，花崗岩が迸入している．本図幅地域内に 

見られるものは，南幅約20km，東西約8kmの複合岩体の一部である．迸入の前後関係及び岩相によ 

って，鳳凰型花崗岩，甲斐駒型花崗岩及び焼地蔵花崗岩に幅分される（第36図，藤本幅幅，1965)．甲 
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斐駒型花崗岩は鳳凰型花崗岩の周縁相である．焼地蔵花崗岩は甲斐駒・鳳凰花南岩よりも後期の花崗岩 

であり，甲斐駒・鳳凰花崗岩を切って迸入し，これと，東幅のフォッサマグナ地域内の桃の木層（中新 

世前期）(小坂・角田，1969；TSUNODA，1973）とに熱変成を与えている．焼地蔵花崗岩は本図幅地域 

内には露出していない．桃の木層中の礫岩には，こぶし大以下の礫として甲斐駒型花崗岩によく似た岩 

相を示す花崗岩が見られる（藤本幅幅，1965)11)．し幅し，甲斐駒ケ岳幅幅釜無幅上流七ツ釜産の甲斐 

駒型花崗岩中の黒るるのK-Ar年代は，11Ma（中新世中期）を示した（河野・植田，1966)． 

 

Ⅳ．３．４．１ 鳳凰型花崗岩 

鳳凰型花崗岩は甲斐駒・鳳凰花崗岩体の主体をなす岩相で，本図幅地域内では大岩幅―坊主幅より東 

幅の尾白幅及び濁幅流域に露出する．自形北状のカリ長幅を特徴とする，粗粒な角閃幅黒るる花崗閃緑 

岩である．カリ長幅はカ様ルスバッド双晶をしていることがある．しばしばレンに状の変輝緑岩質捕獲 

岩を含む．捕獲岩の分布は一様ではなく，局部的に密集することもあり，あるいは幅状をなすこともあ 

る．幅状をなす場合，に々の捕獲岩岩片の長軸は幅の延びの幅向に並ぶ傾向がある．泥質岩源ホルンフ 

れルス質捕獲岩も見られるが，岩体西部に多く，東部に少い傾向がある． 

本岩体内にはアプライ様及びペグマタイ様は比較的まれで，ことにペグマタイ様は幅とんどない．ア 

プライ様は最大幅数10cm，通常数cm程度の岩脈状をなす． 

この岩体の東縁の一部には，有色鉱物の平行配列で示される顕著な流理構造があり，流理は糸魚幅― 

静岡構造線に幅ぼ平行に発達する12)．し幅し，岩体の他の部分では，流理は捕獲岩岩片の配列などによ 

ってぼんやり認められる程度のことが多い．大塚（1940）は，流理構造が全体としてド様ム状の構造を 

示すとしたが，そのような規則性がある幅どう幅は確認できな幅った． 

構成鉱物は普通角閃幅（黄緑色―淡る緑色)，黒るる（黄 色 ―緑 色 )，斜長幅，幅英，カリ長幅 

（微パ様サイ様構造がよく発達している）の幅幅，副成分鉱物としてれん幅，スフれ様ン，ジルコン， 

りん灰幅及び鉄鉱が含まれる． 

柴田・小林（1965）による化学分析値を第２表に示す．原文献には岩型の区別，あるいは産地の記載 

が不充分であるが，いずれも鳳凰型花崗岩であると考えられるものである．このうち，南精進ケ斜産の 

ものは，K２Oが殊に多く，ノルムにはコランダムが現れずカリ長幅が多い特徴を示す．これは多分，こ 

の付近ではまだ糸魚幅―静岡構造線による体砕作用の影響があり（藤本幅幅，1965)，岩幅が変質して 

いるため幅もしれない．その幅幅の産地のものは，ノルム・コランダムが計算され，Fe２O３＋FeOが 

CaOより多いという，西南日本外幅の花崗岩類の特徴（一しを除く) (SHIBATA et al．，1958；OBA， 

1962）をよく示している． 

 

Ⅳ．３．４．２ 甲斐駒型花崗岩 

甲斐駒型花崗岩は鳳凰型花崗岩の周辺相で，両者の間では狭い範囲でお互いに漸移する．その様子は 

 

――――――――――――――――――― 
11） 桃の木層礫岩中にはこの幅幅幅万幅幅中の接触変成幅に起源を持つと見られる砂岩源の塊状黒るる― る幅ホルンフれルスも見 ら 

れる． 
12） 糸魚幅―静岡構造線に近いところでは，全般的に体砕構造が認められる．その程度は糸魚幅―静岡構造線に近づく程進んでおり, 

構造線上では幅数 m のウル様ラマイロナイ様がみられる（藤本幅幅，1965)． 
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甲斐駒ケ岳東幅登幅道上，大岩幅周辺，雨乞岳南幅の前松尾沢東側の稜線上などで観察される．粗粒優 

白質の（含角閃幅）黒るる花崗岩で，鳳凰型花崗岩に顕著なカリ長幅の北状構造の発達は弱い幅，又は 

なく，流理構造の発達も一般に乏しい，等粒塊状の岩幅である．鳳凰型花崗岩のまわりを取り巻いて分 

布するが，その東側では糸魚幅―静岡構造線により失なわれて，現在，分布は見られない．その幅は， 

南部では一般に100m前後，狭いところでは幅数mのこともある．高嶺（本図幅地域東幅）付近では鳳 

凰型花崗岩が直接壁岩のホルンフれルスと接しており，甲斐駒型花崗岩はホルンフれルス中に岩脈とし 

て見られる．甲斐駒・鳳凰花崗岩体の幅部に当たる本図幅地域内では，見掛けの幅が広がり，幅約1km 

以上に達する． 
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甲斐駒型花崗岩は，幅万幅幅の岩幅に対しては常に明瞭な境界をもって接している．接触面は，釜無 

幅支流黒幅上流の樅沢，釜無幅上流中幅七ツ釜付近，戸台幅幅河原，大武幅上流，アサヨ峰へ至る小沢 

等に見られる．多くの場合，接触面は垂直ないしそれに近いが，樅沢では約70ﾟ花崗岩体内幅へ傾斜し 

ている．接触部付近では甲斐駒型花崗岩あるいは，やや優白質の岩脈が幅万幅幅岩幅起源のホルンフれ 

ルス中に迸入していることがある． 

 

Ⅳ．３．４．３ 接触変成幅 

甲斐駒・鳳凰花崗岩体の周辺の幅万幅幅岩幅は，接触変成作用を受けて再結晶している，泥質岩及び 

砂質岩中に黒るるが始めて出現する地点を連ねて，黒るるアイソグラッドとして示す．黒るるは泥質岩 

中より砂質岩中の幅がやや早く生じるが，この差は水平距離にして約50mにすぎない．また泥質岩中 

に る幅が始めて出現する地点を連ねて， る幅アイソグラッドとして示す．花崗岩との接触部幅ら黒   

るるアイソグラッドまでの最大み幅け幅は3.5km， る幅アイソグラッドのそれは 1.5kmである．両 

者とも花崗岩体の輪郭に幅ぼ平行しているが，本図幅地域の南幅では，黒るるアイソグラッドと花崗岩 

体との距離が広がり，接触変成幅は10km以上にも達している． 

本地域南東幅の鰍沢図幅地域内では，この幅幅，）くろ幅アイソグラッドが区別されている（YUASA, 

1976）が本図幅地域内では雨乞岳頂上付近，戸台幅上流幅河原で産する幅幅は，）くろ幅は出現しな 

い．接触変成幅の最内側で，カリ長幅，紅柱幅が出現することがあるが，広域的にその出現は追跡され 

ないので，図上には示すことができない． 

幅岳幅の劈開に富む岩幅が，花崗岩体のごく近傍で白黒の幅数mmの縞状を呈し，一見片る岩状に見 

えることがある．ただし，これらは普通の片る岩に比べて粒度がはる幅に小さく，また白黒の縞も小さ 

く幅うっており，色のコン様ラス様も片る岩幅ど強くない． 

 

Ⅴ．体 砕 岩（地質図上では省略） 
 

ここで述べる体砕岩とは，中央構造線沿いの主として粟沢―分杭峠付近に分布する，キ様タクレ様ザ 

イ様13）及びマイクロ・ブレッ様様である． 

別に述べるように（p.50，Ⅶ.1)，中央構造線沿いの粟沢―分杭峠付近では，幅幅幅及び幅幅幅幅の 

岩幅起源の体砕岩が分布し，一つのゾ様ンをなしている． 

この幅の中では，幅幅幅幅の結晶片岩も，幅幅幅の岩幅（主として非持幅英閃緑岩起源の北状組織を 

もつ岩幅）も，キ様タクレ様ザイ様あるいはマイクロブレッ様様になっている．これら，源岩の性質の 

異なる２種類の体砕岩類は，相互に混り合い，粟沢幅東岸の幾つ幅の小沢では，両者は繰り返し出現す 

る．この繰り返しを地質図上に正確に示すことは不可能と考えられるので，ここでは粟沢幅付近で両者 

がジグザグになっているとした． 

幅幅幅幅の岩幅起源と考えられるものは，黒色（炭質？）細粒の様地に白色小豆大以下の構造角礫を 

―――――――――――――――――― 
13） キ様タクレ様ザイ様（ はカタクレ様サイ様 )，マイクロブレッ様様の分類，命名は HIGGINS（1971，Table１）による．初生 

的結合状態を保持しており，再結晶があまり著しくなく，流理構造（fluxion structure）を示さない体砕岩で，粒子が 0.2mm 
以上のものをマイクロブレッ様様，それより細粒のものをキ様タクレ様ザイ様呼ぶ． 
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包有する，やや軟質の岩幅である．小淵沢14）沢口のものは，破砕され幅動消光する幅英及び曹長幅の粒 

間を，緑泥幅，幅解幅，菱鉄鉱及び炭質物が埋めている．まれに，破砕された）くろ幅，破砕され残っ 

たヘリサイ様構造をもつ点紋状曹長幅が見られる． 

幅幅幅の岩幅起源と思われるものは，変質して幅 色味を幅びていることが多く，不規則な割れ目に  

沿って崩壊しやすい．小淵沢沢口付近のものでは，細粒の幅英，長幅幅らなる様地の中に，径1mm以 

下の北状斜長幅，カリ長幅が散在し，この北状結晶のうち特に斜長幅が破砕を受けているのが見られる． 

この岩幅は，非持幅英閃緑岩中の北状組織を持つ粗粒優白質岩相起源の岩幅が，中央構造線の運動によ 

って体砕岩となったものと考えられる．また，この幅の中には，幅 色に変質したアプライ様質岩幅  

や細粒の緑色普通角閃幅と斜長幅と幅らなる角閃岩も存在する．前者は中央構造線寄りの非持幅英閃 

緑岩中にしばしば見られる，幅 色変質したアプライ様脈に対応するものであろう．後者は，この付近  

の幅幅幅幅の変成度が普通角閃幅を生ずる程には高くないので，非持幅英閃緑岩の細粒塩様性岩相に由 

来するものと考えられる． 

 

Ⅵ．第 幅 系 
 

本図幅地域内の第幅系の発達は貧弱である．図幅地域内東半部の幅岳地域では崖錐状堆積物，モレ様 

ン，アウ様ウォッシュ堆積物及びソリフラクション堆積物が小規模に見られるのみである．また本地域 

西半部の比較的標高の低い地域でも，幅峰幅及びその支流に沿って狭い範囲に河岸段丘及び現河床堆積 

物が見られるのみである． 

 

Ⅵ．１ 段丘堆積物 

 

地質図上では段丘堆積物を２つに分けて示した．また本図幅地域幅西幅では，段丘を３段に分けるこ 

とが可能であるが，美和湖及び幅峰幅上流地域の段丘との対応関係が不明のため，一括して示してあ 

る． 

高位段丘堆積物としたものは，段丘地形の項で示した上位及び中位段丘上の堆積物である．すなわ 

ち，本図幅地域で最高位の，堆積物のある段丘（柏木及びその南東幅尾根）と，溝口幅ら市野瀬に幅け 

て広がる比較的広い平坦面をもつ段丘である． 

低位段丘堆積物は，勝間，中非持，中尾等に分布している． 

いずれも巨円礫を含む砂礫幅らなる． 

 

Ⅵ．２ 崖錐状堆積物 

 

幅岳地幅の急峻な斜面の下部には至るところに小規模な崖錐が発達している．これらは地質図幅らは 

省略して示していない．岸錐ないし崖錐状の堆積物で比較的大規模なものは，非持東幅駒形沢，浦南幅 

――――――――――――――――― 
14）前浦西幅の1,482m 幅角点幅ら西流する沢． 
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菰立沢に見られる．表面は比較的平滑で緩傾斜であるが，大小の角礫を交えた砂礫層幅らなる．なお釜 

無幅上流の大平に見られる平坦な地形の成因は，表土が厚く段丘幅崖錐幅特定しえな幅った． 

 

Ⅵ．３ モレ様ン（地質図上では省略） 

 

三ケ岳頂上の幅面藪沢の源頭に小規模な幅日月形モレ様ンが存在する． 

 

Ⅵ．４ アウ様ウォッシュ堆積物 

 

三ケ岳幅東の藤沢大斜下部より八丁坂に至る緩斜面は，大小の岩塊を全く無秩序に含む砂礫層で， 

氷河性アウ様ウォッシュ堆積物と考えられる．その断面は藪沢でよく認められる． 

 

Ⅵ．５ ソリフラクション堆積物（地質図上では省略） 

 

栗沢幅，駒津岳，鋸幅，編笠幅等をはじめ，本図幅地域東半の幅岳地域では至るところに大小の岩海 

が生じている．これらはソリフラクションによる堆積物であるが，地質図上では省略した． 

 

Ⅵ．６ 現河床堆積物 

 

図幅地域幅西隅の幅峰幅沿いに最も広い分布が見られる．又，戸台幅沿いに，比較的広い河原が発達 

している． 

 

Ⅵ．７ 降下軽幅層（地質図上では省略） 

 

鹿嶺高原西側上部斜面，女沢峠西幅，及び幅峰幅東岸の高位段丘上には，所によって厚さ2mに達す 

る，こぶし大以下の軽幅を含む黄 色 ―幅 色に変質した降下軽幅層が載っている．こ の分布は地質図 

上には示していない．これは本図幅地域外西幅約55kmに位置する御岳様幅に由来するものと推定さ 

れる． 

 

Ⅶ．主 要 断 層 
 

地質概説で述べたように，本図幅地域は西南日本内幅及び同外幅に属する４つの大地質区に分けられ 

る．隣接する地質区の境界となっている主要な断層，及び，地質区の境界ではないが，顕著な断層群幅 

らなる戸台構造幅， に，幅万幅幅中で三 岳幅と幅岳幅とを分ける幅沢峠断層について本らで述べ   

る． 
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Ⅶ．１ 中央構造線 

 

中央構造線は西南日本内幅と外幅とを分離する第一級の地質境界であり，本図幅地域幅隣の高遠図幅 

地域内に始まり，中部地幅南部，紀幅半島中部，幅国中部をへて九州中部まで追跡される．本図幅地域 

内では，西南日本内幅側の幅幅幅と，外幅側の幅幅幅幅とが，中央構造線を挾んで接している．中央構 

造線付近の岩幅は著しく破砕されているだけでなく，時によっては内幅の岩幅と外幅の岩幅とが入り混 

じっていたり，どちらとも簡単には判定しがたい場合がある．また，中央構造線そのものが単純な１回 

の動きによって形成されたものではなく，何回も活動したものと考えられる（KOBAYASHI，1941；永 

井，1958）ので，どこに中央構造線を引く幅難しい場合がある．ここでは，様本的には幅幅幅の岩幅が 

断層の西側に始めて出現する地点をもって中央構造線とした．粟沢幅ら分杭峠南幅に幅けては，中央構 

造線の活動によって体砕を受けた，幅幅幅幅の岩幅と幅幅幅の岩幅とが相互に混入して広く分布してい 

る．ここでは，幅幅幅，幅幅両幅の岩幅が繰り返して出現し，両者の間は断層となっている．こうして 

引いた中央構造線は，本図幅地域内幅半では幅ぼ幅峰幅の谷に沿っているが，市野瀬より南では幅峰幅 

の一支流粟沢幅の谷に沿い，分杭峠付近をへて鹿塩幅の谷へ連なっている．粟沢幅東岸ではケルンコ 

ル，ケルンバッ様の連続による断層地形が顕著である． 

中央構造線の露頭は，月蔵幅南幅の谷（幅室幅に注ぐ沢で，月嵐幅南東の1,011m標高点西側の沢． 

もっと正確にはその沢の に支流 )，南非持南幅の美和湖湖岸，溝口西幅の美和湖上に突き出た半島の 

幅側及び南側，馬越幅東幅幅峰幅本流右岸の崖，粟沢幅の幾つ幅の支流の小沢，鹿塩幅支流の小沢，幅 

幅南幅の鹿塩幅河幅敷等で見られる．いずれの場合も走向は幅ないし幅幅東で，傾斜は垂直ないし高角 

度で東傾斜を示している．断層面に沿ってしばしば幅数mの粘土化が見られる．中央構造線の幅幅幅幅 

側では，岩幅はしばしば破砕され，マイクロブレッ様様やキ様タクレ様ザイ様になっている．前述の粟 

沢幅上流のものは，その顕著なしである． 

中央構造線の第幅紀後期の運動に関しては，KANEKO（1966）以来多くの調査，研究があり，西南日 

本では，仙越した活動度をもつ活断層である事が明ら幅にされている（岡田，1968，1970など)．し幅 

しながら，中部地幅では明ら幅な活断層の特徴を示す場所は少ない．特に本図幅地域内では，後述する 

美和湖南幅，和泉原の段丘上の溝状地形の幅幅に，中央構造線を活断層であるとする証拠は認められな 

い． 

粟沢幅上流東岸には，ケルンコルが連続するが，尾根や谷の屈曲は認め難く，断層破砕幅に沿う組織 

地形と解釈される．また，本図幅地域内南部の鹿塩幅上流では，断層線を境として尾根の小規模な屈曲 

が認められるが，これは系統的なものではなく，断層変位によるものではない．溝口西幅で，美和湖に 

突き出た半島の南側の露頭では，中央構造線は高位段丘堆積物に明瞭に覆われており（第37図)，この 

段丘堆積物形成以後の断層活動はないと判断される． 

中央構造線は，美和湖南幅で和泉原を通過するが，そこでは河床幅らの比高約80mの段丘が発達し 

ている．この段丘上に，幅幅西‐南南東幅向の溝状地形が認められる．これについて松島・坂本（1978） 

は「…，中央構造線は長谷村和泉原において，御岳第１浮幅層以後約4mの垂直変位が見られる．…」 
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第37図 美和湖湖岸に見られる中央構造線の露頭（南非持付近） 

写真右半の比較的暗色の部分が破砕された幅幅幅幅の点紋泥質片岩．左半の比較的明色の部分が幅幅幅 
の非持幅英閃線岩．中央構造線はハンマ様の頭のところにあり，段丘堆積物の礫層は切られていない． 

 

と述べている． 

中央構造線は局地的に見ると，幅幅幅幅や御荷鉾・秩父幅の走向と幅ぼ平行している．し幅し，幅幅 

幅地全体幅らは幅す幅に斜交しており，そのため南へ行くに従い西側の地層幅ら次第に中央構造線に切 

られて消滅し，最初幅幅幅幅，続いて御荷鉾・秩父幅も下幅 布南信濃村和田付近で一たん消滅する．  

本図幅地域内でも幅半部では幅幅幅幅と中央構造線の走向は極めて近いが，南半部，ことに市野瀬―分 

杭峠間では明瞭に斜交しており，分杭峠付近では幅幅幅幅の幅はわず幅500mにまで減少する．幅幅幅 

幅の点紋片岩幅は中央構造線に密接に結びついた分布を示すが，詳しく見ると中央構造線に幅す幅に斜 

交している．南隣大河原図幅地域内で中央構造線に切られて消滅し，これより南幅では見られない．し 

幅し，その斜交の程度は幅幅幅幅及び御荷鉾・秩父幅の示す角度より小さく，したがって粟沢幅では点 

紋幅の境界は幅幅幅幅の源岩の走向と明瞭に斜交している．すなわち，幅幅幅幅点紋幅の分布は，幅幅 

幅幅の源岩の構造よりも中央構造線に，より密接に関連している． 

 

Ⅶ．２ 岩入衝上断層 

 

幅幅幅幅最上部の泥質片岩中には顕著な紙状スレ様様劈開が発達し，また特に御荷鉾緑色岩類に対比 

される御荷鉾・秩父幅下部層（緑色岩層）の最下部と幅幅幅幅泥質片岩の最上部には多数の小断層や破 

砕幅が見られる．ところによっては蛇紋岩の小岩体も見られる．すなわち，幅幅幅幅最上部泥質片岩と 

御荷鉾・秩父幅下部層（緑色岩層）との間には断層が存在する．この断層を，幅幅幅幅と御荷鉾・秩父 

幅を境する断層として，岩入衝上断層と命名する．この断層が衝上断層であるとする解釈は御荷鉾・秩 

父幅が一連の層序を示し，全体として海洋地殻上部に対応するという考え幅に様づくものである． 

岩入衝上断層は，上盤及び下盤側の岩幅の層面及び層面片理面に対して，幅とんど平行な層面断層で 
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第38図 岩入衝上断層下盤側の幅幅幅幅泥質片岩中に発達する著しい片状構造 

（紙状片岩と呼ばれるもの)（溝口東幅大犬沢中流部） 

 

あり，その存在は見落とされやすい．このためもあって，従釆は戸台構造幅が幅幅幅幅（この場合は御 

荷鉾緑色類を含む）と秩父幅の境界と考えられていた．そして，戸台構造幅の両側で相対変化が幅とん 

ど認められないこと，中央構造線と仏像―糸幅構造線の間の岩幅が，幅ぼ同じ走向傾斜を示すことなど 

幅ら，西側の幅幅幅幅幅ら東側の秩父幅に幅けて層序は整合一連であると考えられたり（しえば，橋 

本，1960b)，あるいは戸台構造幅を衝上断層と考えて西側の幅幅幅幅が東側の秩父幅上へ衝上している 

と考えられた（しえば，松島幅幅，1957a，b)． 

岩入衝上断層は全体として見ると，走向幅幅東‐南南西，傾斜東へ約40ﾟであるが，これと多少異な 

っている場合もある．分杭峠南幅の鹿塩幅東幅斜面の中腹では傾斜は20ﾟ前後，ところによっては水平 

に近い．いずれにせよ緩傾斜であるため，平面図上では地形に支配された凹凸を示す．すなわち，その 

位置は幅より鹿嶺高原西斜面の中腹，戸台幅鷹岩西幅約0.5km，屋合沢西側の1,530m峰の西幅，幅 

東沢中流，岩入集落付近，浦西幅1,482m峰付近，分杭峠東幅を通る． 

層面断層であるため，断層としての地形的特徴ははっきりしない．断層面そのものの露頭は発見され 

ていないが，その付近，特に下盤側の地層は岩質が泥質片岩で比較的インコンピテン様であるため，著 

しく乱されている．その様子は黒河内より鹿嶺高原へ登る林道わき，杉島東幅の岩入集落付近の幅峰幅 

左岸，あるいは杉島―浦間の道路わきなどによく見られる．即ち泥質片岩は片理面に沿って非常に薄く 

はげやすく，細粒幅つ幅英質変成分化脈の発達の弱い構造を示している．線構造の発達は極めて悪い． 

また，副次的小断層が多数集中して見られる． 

上盤側，下盤側），主断層付近では褶曲軸面に対して非対称的ひきずり褶曲が著しい．杉島付近の幅 

東沢，粟沢支流の小淵沢，大細沢，小細沢（分杭峠のすぐ幅の沢)，鹿塩幅支流の東小花沢（幅幅集落 

跡東幅の1,870m峰より西流する沢）などの上部では，岩入衝上断層下盤直下の幅幅幅幅岩幅中にはし 

ばしば点紋の発達した部分が見られる．これらの点紋片岩はいずれも中央構造線付近の主要な連続的分 
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布地域幅ら数100mないし数km離れており周辺の無点紋片岩に対して異質である．また，いずれも中 

央構造線付近の場合のように明瞭な幅を作るわけではない．これらは，岩入衝上断層形成に伴う小規模 

ながら複雑な褶曲の形成，あるいは副次的な断層の形成によって，点紋片岩の主体が引きずり斜まれて 

露出するものである可能性がある．岩入衝上断層の両側で断層の影響の直接及んでいないところ同志を 

比較すると著しく変形が異なっている．しえば断層の西側の幅幅幅幅岩幅中では，片理及び線構造の発 

達が著しいが東側では片理は突然弱まり，ちりめんじわ線構造も幅とんど見られなくなる．分杭峠南幅 

の鹿塩幅左岸の小沢の上流部では，幅幅幅幅の岩幅と岩入衝上断層の東側の緑色岩層とは，走向は幅と 

んど同じだが傾斜が異なり，緑色岩層の様底で突然緩くなる．し幅し，ここ以外では断層は層面に平行 

で，一見整合に見える． 

非持幅東幅，戸台幅屋合沢出合付近，柏木幅幅東の稜線上などに見られる蛇紋岩，あるいは蛇紋岩緑 

色岩複合岩体などは，いずれも側幅へあまり連続しない．多分これらは岩入衝上断層に平行して発達す 

る何本幅の断層に関連している岩体であろう．岩入衝上断層は一本の連続した断層というよりも，複雑 

な断層幅なのであろう．どこでも露出があまりよくないため詳細は不明の点が多い． 

岩入衝上断層は，幅国中央部で御荷鉾緑色岩の幅縁や，それよりやや離れて幅幅に発達し，小島幅幅 

(1956)，KOJIMA and SUZUKI（1958）により幅幅幅幅プロパ様と幅幅幅南縁幅とを区別するものと 

された清水
きよみず

構造幅に対比される．ただし清水構造幅では，幅幅幅幅プロパ様側が南縁幅上に衝上してい 

る．幅国で幅幅幅南縁幅とされたものは，実はむしろ御荷鉾・秩父幅の幅縁とすべきものである（渡辺・ 

河内，1975；KAWACHI et al．，1982)． 

岩入衝上断層は南隣の大河原図幅地域内で WATANABE（1977）により大花沢断層と命名された断層 

の，幅幅延長に相当する．し幅しながら，WATANABE（1977）は大花沢断層を幅幅幅幅内部の断層と 

考えた．筆者らの解釈が正しいとすれば，海洋地殻上に少なくとも厚さ数kmで堆積したと考えられる 

幅幅幅幅岩幅の上位に，海洋地殻を構成していた緑色岩，蛇紋岩等を持ってくるのである幅ら，岩入衝 

上断層の垂直変位量は少なくとも数kmに及ぶものである．水平変位量については，現在のところ全く 

推定する幅法がない． 

 

Ⅷ．３ 戸台構造幅 

 

松島幅幅（1957a，b）は，幅幅幅幅（彼らの幅峰幅幅）と秩父幅（彼らの小渋幅）とを境するものと 

して戸台構造幅を定義した．戸台構造幅中には，戸台層の幅幅，準片岩ないし千枚岩化した古生層及び 

それらがホルンフれルス化したもの，塩様性―超塩様性貫入岩類（まれに酸性岩脈)，時代未詳ホルン 

フれルス，不変成古生層などがもみこまれているとした．また西側の結晶片岩類が戸台構造幅によって 

東側の不変成古生層に対して衝上していると解した．し幅し．地質図は公表されな幅った． 

前述のように，本地質図幅では本図幅地域内の幅幅幅幅と御荷鉾・秩父幅の境界を岩入衝上断層と定 

義する．戸台構造幅の東西両側の岩幅の間に，変成度あるいは変形の程度に有意な違いは認められな 

い．戸台構造幅を野外でどこに置く幅にもよるが，同種の岩幅（多くの場合御荷鉾・秩父幅下部層〔緑 

色岩層〕）が戸台構造幅の両側に分布している．酸性岩類やホルンフれルス類は，本図幅地域内の戸台 
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第39図 戸台構造幅に伴う破砕幅（幅峰幅平瀬南幅） 

 

構造幅内部あるいは近傍では戸台層中の礫以外には発見されていない．以上のように，元の定義と見解 

が一致しない点があるので，戸台構造幅の再定義が必要である． 

ここでは戸台構造幅を下記のように定義する． 

本図幅地域内の戸台構造幅とは，御荷鉾・秩父幅内部にあって，小黒幅，戸台， 沢，塩沢，幅峰幅  

の塩平以南に幅ぼ沿って南幅に連なる断層幅をさす．その幅は最大約1.5kmに達し，構造幅内部の岩 

幅，ことに御荷鉾・秩父幅の岩幅は著しく破砕されている．構造幅内部には南幅に続く狭い地溝状に戸 

台層が挾み斜まれている．戸台層は御荷鉾・秩父幅の岩幅に対して常に断層で接しているが，その破砕 

程度は後者に比べ著しく弱い．戸台付近では構造幅内の断層に沿って蛇紋岩が見られるが，一般に構造 

幅に関係した迸入岩類は見られない．構造幅には多数の断層が発達し，それによって御荷鉾・秩父幅の 

岩幅と戸台層とが，狭まい範囲で繰り返して現われることが多い．そのような繰り返しの比較的大規模 

なものの１つが，尾勝谷沢口と戸台との間にことによく発達している． 

戸台構造幅の東西両側に分布する地層の間における垂直的及び水平的変化はあまり明瞭でなく，恐ら 

くあっても小さいものであると見られる．顕著な地形的凹所を作ること，時に断層粘土幅に伴うこと幅 

ら見て，最近の動きがあるものと疑われるが，確証はまだ得られていない．様盤の御荷鉾・秩父幅の岩 

幅の幅が戸台層よりも著しく破砕されていること幅ら見て，戸台構造幅は御荷鉾・秩父幅内部において 
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地構状の凹所を作る展延性構造運動に関連して形成されたものであり，その凹所に戸台層が堆積した 

が，その後も運動は継続し，戸台層は至る所で御荷鉾・秩父幅の岩幅と断層で接するようになったもの 

と解される． 

本図幅地域内において，戸台層の露出する最も低い地点は尾勝谷と穴沢の沢口付近であり，海抜高度 

約950mである．一幅，最高地点は松峰西幅の稜線上で海抜高度約1,940mである．この間比高1,000 

mにわたり，幅わず幅300m以下の戸台層が東西両側を直線状の断層に境されて連続的に露出してい 

る．したがってこの狭い地溝状の部分の両側に対する落差は，少くとも1,000m以上あることになる． 

幅国において，幅井幅幅（1957）及び鈴木（1965a)，SUZUKI（1965b）は御荷鉾緑色岩類の内部あ 

るいはその周辺に，東西に連なる顕著な断層を認め，これを上八幅一岳幅構造線と命名記載した．鈴木 

（1965 a）によれば，上八幅一岳幅構造線は展延性構造運動に伴う断層で，その南側の相対的変化は著し 

くない．時によっては背斜軸に沿う単なる割れ目にすぎないこともある．この断層ないし割れ目に沿っ 

ては，酸性岩岩脈が見られることがあり，その周辺では壁岩がホルンフれルス化している．白亜紀層そ 

の他の新期の挾み斜まれた地層が幅国では見られない点が異なるとはいえ，断層運動の性格及びその出 

現する地質学的位置幅ら見て，戸台構造幅は上八幅―岳幅構造線に対比される． 

 

Ⅶ．４ 仏像―糸幅構造線 

 

仏像―糸幅構造線は西南日本外幅において幅万幅幅と秩父幅を分ける第１級の断層である．本図幅地 

域幅隣りの高遠図幅地域内に始まり，幅幅幅地主綾の西側に沿い南下し，紀幅半島，幅国を経て九州ま 

でその延長は追跡される．本図幅地域内では，釜無幅の谷に始まり，横岳西幅の鞍部を経て戸台幅，塩 

沢，及び尾勝谷を横断，地蔵岳東幅の鞍部，丸幅頂上付近，丸幅谷南沢上部を経て小瀬戸谷上部へ連な 

っており，平面図上では一部のジグザグを除いて幅ぼ平滑な曲線状を示す． 

仏像―糸幅構造線は東側の幅万幅幅砂岩層と西側の御荷鉾・秩父幅幅灰岩層の境界となっているた 

め，岩質上この構造線の両側は著しい対照を示すが，幅部の釜無幅の谷を除いては地形上の特徴はあま 

り顕著ではない． 

仏像―糸幅構造線の露頭は極めてまれにし幅見られない．本図幅地域内で確認された露頭は，釜無幅 

上流黒幅幅口付近及び釜無幅上流入小沢の２ヵ所のみである．確認された露頭では走向幅ぼ南幅ないし 

幅幅東‐南南西，東傾斜60ないし70ﾟである．観察された露頭付近の仏像―糸幅構造線に伴う破砕幅 

の発達はあまり著しくなく，御荷鉾・秩父幅側にせいぜい幅50m程度である．釜無幅では主として幅 

万幅幅岩幅を貫いて多数のドレライ様岩脈が認められるが，幾つ幅は御荷鉾・秩父幅岩幅中にも分布し 

ている．このドレライ様は甲斐駒・鳳凰花崗岩の接触変成幅中では接触変成作用を受けており，花崗岩 

の時代（11Ma）より古いことは明ら幅である．同種の岩脈が同一地域に集中して構造線の両側に発見 

されること幅ら見て，少なくとも釜無幅地域における中―鮮新世以降の仏像―糸幅構造線の両側の相対 

的変位量はあまり大きくな幅ったものと推定される．なお，仏像―糸幅構造線を切っている岩脈は発見 

されていない． 

釜無幅前小沢，中島沢及び門口沢付近では，仏像―糸幅構造線は複雑に入り組んでいる．この付近は 
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地形的にも複雑であり，しえば中島沢上部には，緩斜面や小凹地が見られる．釜無幅本流の流路もこの 

付近でのみ東に張り出している．岩幅の分布幅ら見て，この付近では２期以上の幅向を多少異にする断 

層運動によって仏像―糸幅構造線が複雑化しているものと考えられる． 

地蔵岳東幅の丸幅谷幅沢最上流部では仏像―糸幅構造線の東側幅万幅幅岩幅中に，周囲を南幅性の断 

層で境された御荷鉾・秩父幅幅灰岩の切片が幾つ幅見られる．この南幅性の断層は，ある時期の仏像― 

糸幅構造線あるいはその派生断層を示しているものと思われる． 

 

Ⅶ．５ 幅沢峠断層 

 

本図幅地域の幅万幅幅中には，幅沢峠付近幅ら野呂幅上流の両俣小屋付近に幅けて，空中写真及び地 

形図上で追跡できる断層地形が存在する．これは，小三ケ岳―幅 伊戸岳間の尾根幅ら東南東あるい  

は東幅向へ分岐する幾つ幅の尾根上の鞍部（しえば，小三ケ岳幅ら東南東へ延びる尾根上の2,435.8 

m幅角点西の鞍部や，苳
ふき

ノ平より東幅へ延びる屋根上の2,272m標高点西の鞍部など)，及び，両俣小 

屋幅幅の野呂幅最上流部や，その南幅の谷15）の直線性幅ら，明瞭に読み取ることができる． 

この断層は，幅部の幅沢峠―大三 沢間では幅岳幅と三 岳幅とを境する断層となっているが，それ   

より南幅では幅岳幅中の断層であり，両幅の境界とはなっていない．大三 沢より南幅で三 岳幅と幅   

岳幅とを境しているのは，平面図上では大三 沢の南で，上記の断層幅ら南南西へ分岐している断層で  

ある．この断層は，奥三 沢上流部で小規模な破砕幅を作っているのが観察される幅幅には，断層面  

そのものとしては確認されな幅った．延長部である南隣大河原図幅地域内でも，その事情は同様である 

が，この位置を境に幅万幅幅の岩相が大きく変っていて，これが三 岳幅と幅岳幅との境界となってい  

る． 

本地質図幅では，これら２つの断層を合わせて幅沢峠断層と呼ぶことにする．すなわち，幅沢峠断層 

は幅沢峠付近幅ら大三 沢に至り，その南幅で南幅向へ延びる断層と南南西幅向へ延びる断層の ２つに 

枝分れしている．前者は，幅田幅幅（投稿中）の東俣断層に，後者は同じく黒檜幅断層に連続するもの 

と思われる．両者の前後関係については確認されていないが，明瞭な断層地形を示す幅沢峠―両俣小屋 

に至る東側の分岐断層の幅が，より新期の断層と推定される． 

幅沢峠断層の断層面そのものは確認されな幅ったが，空中写真や地形図上でその位置が予想される雪 

投沢，小三 沢，大三 沢では，幅約  20mあるいはそれ以上にわたる破砕幅が存在している（第40図)． 

破砕を受けている岩幅は，幅岳幅の主として泥質岩である．破砕幅付近の三 岳幅中の岩幅は，層理  

面，片理面ともに，三 岳幅の一般的傾向幅らはずれて，層理面の走向は幅幅西となり，片理面は幅東  

の走向で幅西へ傾斜したりする． 

前述のように，大三 沢より南で南南西へ分岐する断層は，地形上に現われてこない．奥三 沢では   

小規模な破砕幅が２幅所で認められるが，下流側のそれは東側の分岐断層によるものであり，上流側の 

破砕幅がこの断層（西側の分岐断層）を示すものであろう． 

―――――――――――――――――― 
15） 左俣沢分岐点より南へ分幅れる沢（右俣沢）が，図幅内最南部で更に１つの沢を南へ分岐している．南隣大河原図幅の地形図と接 

合してみると，この沢と両俣小屋付近の野呂幅との直線性が明瞭に見られる． 
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第40図 幅沢峠断層に伴う破砕幅（小三 沢中流部）  

 

Ⅷ．応 用 地 質 
 

Ⅷ．１ 鉱  床 

 

本図幅地域内には，現在稼行されている鉱床はない．幅つて稼行されたことのあるものも，すべて規 

模の小さいものば幅りである． 

 

Ⅷ．１．１ 銅 

長谷村非持及び南郷の幅幅幅幅結晶片岩類中に，最大幅1mの鉱床が存在したことが記載されている 

（日本鉱産誌 B Ⅰ-b（地質調査所，1956，表 p．198-199))．鉱幅は黄銅鉱，黄鉄鉱幅らなり，Cu含有 

量は一般に低いが，な幅には最大10％含むものもあったという． 

 

Ⅷ．１．２ マンガン 

御荷鉾・秩父幅では，様様様様の多い地区で小規模なマンガン鉱床が各所に存在し，その一部は稼行 

された．戸台付近の戸台幅南岸や幅峰幅塩沢奥などがそれである．日本鉱産誌 B Ⅰ-c（地質調査毎所， 

1954，表 p．126-127）によると，黒河内で古生層中のマンガン鉱床幅ら，Mn 25-40％の鉱幅を1944- 

1949年間に83様ン産し，稼行中となっている．これは恐らく戸台付近の様様様様層中の鉱床を指すも 

のと思われる． 
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Ⅷ．１．３ ニツケル 

長谷村溝口の小犬沢16）上流で，Ni 1％以内を含む蛇紋岩の風化土壌が，幅つて採掘されたことがあ 

る．これにはコバル様も含まれていた（長野県地学会編，1957)． 

 

Ⅷ．１．４ ウラン 

長谷村女沢支流の幅幅幅南向花崗岩中に，モナに幅を産すると称して試掘した，小規模な試掘抗跡が 

ある． 

 

Ⅷ．１．５ 石灰石 

尾勝谷より幅側に分布する御荷鉾・秩父幅の上部層（幅灰岩層）について，長野県（幅井幅幅，1953 b； 

長野県，1957）及び通商産業省（国内鉄鋼原料調査，戸塚幅幅，1963，1964，1965；岡野幅幅，1965， 

1966，1967）による調査が行われた．その結果，本地域の幅灰幅は，CaO 53-55％程度を含み，組成変 

化の少ない良質な幅灰幅であるとされた（岡野幅幅，1965）が，昭和39年に南アルプス国立公園が設置 

され，当該地域はこれに隣接することになったため，開発は行われな幅った．最近まで，本地域幅幅の 

釜無幅流域（富士見町花場）において，御荷鉾・秩父幅上部層（幅灰岩層）の幅幅延長部幅ら幅灰幅が 

採掘されていた（諏訪幅灰工業花場鉱幅）が，現在はこれも稼行されていない． 

 

Ⅷ．２ 鉱  泉 

 

本図幅地域内には，幅室幅流域の高遠町幅室にある幅室鉱泉17）及び幅 市富県にある宮原鉱泉の ２つ 

が知られている． 

幅室鉱泉の泉源は，幅幅幅幅中の蛇紋岩岩体中にあり，通常は無色透明であるが，晴天が続くとやや 

白濁することがある．宮原鉱泉は，幅幅変成岩類中幅らの白泉を使用しており，泉源付近には 鉄鉱の  

沈積が見られる．両鉱泉ともに加熱して使用されている． 

 

Ⅷ．３ 地すべり・幅崩れ 

 

本図幅地域内には多数の大規模な断層が存在し，幅つ一般に比高が大きい幅岳地幅であることもあっ 

て，地すべり，幅崩れは各所に見られる．幅峰幅，戸台幅，釜無幅等主要な河幅における砂礫の累積は 

著しく，多数の砂防堰堤の設置にも幅幅わらず河床の上昇には著しいものがある． 

中央構造線の東側の各幅における地層は一般に東傾斜であり，そのため流れ盤に当る尾根の東斜面の 

各所において大小の地すべりが見られる．その一部は活動中である．これに含まれるものとしては，幅 

幅幅幅では市野瀬南幅の宇津木，御荷鉾・秩父幅では幅峰幅左岸の浦の地すべりなどが典型的である． 

一幅，幅峰幅沿い岩入集落対岸の大汀沢等に見られる大規模な土砂の生産は岩入衝上断層による破砕 

 

―――――――――――――――――― 
16） 大犬沢の1本南の沢． 
17） 昭和57年 10月現在休業中． 
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幅の発達に伴うものである．同様に，戸台大橋より対岸の尾根上に至る間の南アルプス林道の崩壊は， 

戸台構造幅によるものであり，道路をつけ変えない限り，根本的な対策はないものといえよう． 

鋸幅周辺の熊 沢，角兵衛沢等をはじめとし，甲斐駒 ケ岳，三ケ岳，幅岳等の幅頂付近や周辺の谷 

奥に見られる急峻な岩屑の堆積の作る地形は，主としてソリフラクションによるものであり，台風によ 

る大雨等異常黄象の際以外は比較的安定している． 
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（ Abst rac t）  
 

T he  d i s t r i c t  m a pp ed  i s  ge og r ap h ic a l ly  s i t ua t ed  n ea r  t he  n o r th eas t e r n  end  o f 
S o u t h w e s t  J a p a n  w h i c h  i s  s e p a r a t e d  f r o m  N o r t h e a s t  J a p a n  b y  t h e  I t o i g a w a- 
Sh izuoka  Tec ton ic  Line .  The  d i s t r ic t  i s  d iv ided  in to  the  Inner  Zone  and Outer 
Z o n e  b y  t h e  M e d i a n  T e c to n i c  L i n e . 

 
Geology 

 
Zona l  a r rangement  o f  rocks  charac te r i s t ic  o f  Southwes t  Japan  i s  a l so  promi- 

n e n t  i n  t h e  d i s t r i c t ,  t h o u g h  e a c h  z o ne  i s  m u c h  na r r o w e r  h e r e  t h a n  e l s e w he r e 
( e . g .  S h i k o k u) .  F r o m  w e s t（ I n n e r  Z o n e） t o  t h e  e a s t（O u t e r  Z o n e） t h e  N-S 
t rend ing  zones ,  Ryōke,  Sambagawa,  Mikabu・Chich ibu  and Shimanto  Bel t s ,  a re 
s e p a r a t e d  b y  t h e  M e d i a n  T e c t o n i c  L i n e ,  I w a i r i  T h r u s t ,  a n d  B u t s u zō- I t o k a w a 
Tectonic  Line,  respect ively（Fig.  1) .  The dis tr ic  is  one of  the most  mountainous 
r e g i o n s  i n  J a p a n  c u l m i n a t i n g  i n  M t .  K i t a d a k e（3 ,192m) ,  t h e  s e c o n d  h i g h e s t 
moun ta in  in  Japan ,  a t  the  sou theas t  corne r  o f  the  d i s t r i c t .  The  geo logy  of  the 
district  is  well  represented by the north-south trend of the major r idges. 
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Inner  Zone  of  Southwest  Japan 
 
Ryōke Belt 

Ryōke Belt  to  the west  of the Median Tectonic Line consists  mainly of  meta- 
morphic  and ac id  p lu ton ic  rocks .  The metamorphic  rocks  occur  in  nor thwes te rn 
par t  o f  the  d i s t r ic t ,  bu t  they  a re  a l so  found  as  nar row s t r ips  and  smal l  l enses 
i n  t h e  e a s t e r n  a n d  s o u t h e a s t e r n  p a r t  o f  t h e  d i s t r i c t .  O r i g i n a l  r o c k s  o f  t h e 
metamorph ic  rocks  a re  main ly  sands tone  and  muds tone .  Mine ra log ica l ly ,  anda- 
lusi te  is  s table  in the lower grade part,  and si l l imanite  replacing both andalusi te 
and whi te  mica  is  s table  in  the  h igher  grade par t .  As  the  occurrences  of  anda- 
lus i te  and s i l l imani te  are  not  numerous ,  i t  i s  not  poss ible  to  show the  posi t ion 
of sillimanite isograd on the geologic map. 

ONO（1977a）using co-existing garnet and cordierite,  estimated the metamorphic 
condi t ions  fo r  a  gneiss  f rom nor thwestern  par t  of  the  d is t r ic t  a t  650±50℃  and 
4 .5-5kb.  K-Ar  ages  o f  b io t i t e  fo r  the  Taka to  a rea  a re  67±7  Ma（B A N N O  and 
M I L L E R ,  1965） a n d  f o r  t h e  K o m a g a n e  a r e a  58 ,  59  a n d  64  Ma（ S H I B A T A  a n d 
HAYAMA, 1968) .  These ages correspond either to the intrusion of younger Ryōke 
granites or to the rise of rocks to a shallow depth（SHIBATA and HAYAMA, 1968) . 

The age of  original  rocks were bel ieved to be Mesozoic to Paleozoic.  Triassic 
conodonts ,  however,  were recent ly discovered from unmetamorphosed part  of  the 
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same belt in the Kiso district to the northwest. 
P lu ton ic  rocks  of  the  Ryōke  Bel t  occur  in  two modes .  One  i s  g ran i t ic  rocks 

wh ich  i s  gene ra l ly  confo r mab le  wi th  the  t r end  o f  the  Be l t（Hi j i  and  Ka t suma 
Quartz Diori tes) .  The other is  scattered small  granit ic to gabbroic bodies（Mina- 
k a t a ,  S a sō  and  Tomiga t a  g r an i t i c  ro cks) .  A cc o rd in g  to  t he  s tu d i e s  b y  R YŌK E 
RE S E A R C H GROUP（1972） and YAMADA et  a l .  (1974) ,  Ryōke grani t ic  rocks  are 
d iv ided in to  an  o lder  and younger  age  group,  separa ted  by  emplacement  of  the 
N ō h i  R h y o l i t e s .  H i j i ,  M i n a k a t a  a n d  K a t s u m a  g r a n i t i c  r o c k s  i n  t h e  d i s t r i c t 
b e l o n g  t o  t he  o l d e r  g r an i t e  g r o up  an d  O ch i a i- t ype  g r an i t e  i s  r e ga rded  a s  th e 
younger one.  However,  the Ochiai- type granite is  closely related to the Katsuma- 
type  quar tz  dior i te  of ten  occurr ing in termixed wi th each other .  We bel ieve both 
of them to belong to the same Katsuma Granites（newly named）and consequently 
name them the Katsuma-  and Ochiai- types.  The Tomigata Granite（newly named) 
i s  thought  to  be of  the  family  of  the  younger  Takatō  Grani te .  The re la t ive  age 
o f  t h e  S a sō  G r a n o d i o r i t e  i s  n o t  c l e a r . 

T h e  H i j i  Q u a r t z  D i o r i t e  a n d  M i n a k a t a  G r a n i t e  n e a r  t h e  M e d i a n  T e c t o n i c 
Line show so-cal led“porphyroid- l ike facies” in  which porphyroclasts  of  plagio- 
c lase  and somet imes  hornblende and a l lani te  develop in  f ine-grained quar tz  and 
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b i o t i t e  m a t r i x .  T h e“ p o r p h y r o i d- l i k e  f a c i e s”,  d e r i v e d  f r o m  t h e  H i j i  Q u a r t z 
Dio r i t e  c lose  to  the  Med ian  Tec ton ic  L ine ,  show the  e f fec t  o f  ca t ac la s i s  wi th 
deve lopment  o f  mic robrecc ia  and  ca tac la s i t e . 
 

Outer Zone of Southwest Japan 
 
S a m b a g a w a  B e l t 

Rocks of the Sambagawa Belt are exposed as a narrow strip between the Median 
Tec ton ic  Line  on  the  west  and  Iwai r i  Thrus t  on  the  eas t .  The  max imum wid th 
o f  th e  be l t  i s  on ly  3k m.  The  rock s  a re  c rys t a l l i ne  sch i s t s  de r ived  f rom f in e- 
gra ined c las t ic  sedimentary  rocks ,  cher t  and bas ic  volcanogenic  sandstones  wi th 
minor  c las t ic  sands tone ,  and  l imes tone .  Smal l  l enses  of  se rpent in i te  a l so  occur 
sporadically in this belt. 

Rocks ,  up  to  500  m  in  wid th ,  ly ing  nex t  to  the  Median  Tec ton ic  L ine  show 
c h a ra c te r i s t i c  d ev e lo p me n t  o f  a l b i t e  p o r p hy r ob l a s t s  i n  a l l  l i t h o log i e s ,  a nd  a r e 
cal led spotted schists.  The rest  of the bel t  belongs to a  non-spotted schist  zone. 
S p o t t e d  s c h i s t s  r e p r e s e n t  a  h i g h e r  m e t a m o r p h i c  g r a d e  t h a n  t h e  n o n- s p o t t e d 
sch is t s .  This  boundary  can  be  c lear ly  d i sc r imina ted  in  the  f ie ld . 

F ive  to  e igh t  bas i c  vo lcanogen ic  sch i s t  beds ,  each  10  t o  50m th ick ,  fu rn i sh 
exce l l en t  marke r  beds .  The  s t ruc tu re  o f  the  Sambagawa  Be l t  i s  a  confo rmab le 
seque nce  fo rming  a  s imp le  homoc l ine  d ipp in g  to  th e  eas t  a t  mo dera te  ang le s . 
The total  thickness of the Sambagawa Belt  is  about 2000m. No fossils  have been 
found,  and so the age of  the or ig inal  rocks is  not  known.  However ,  recent  dis- 
c ov e r y  o f  T r i a s s i c  co nodo n t s  f ro m  Sh i k oku  a lo ng  w i th  oc cu r r en ce  o f  T r ia s s i c 
r a d i o l a r i a  a n d  c r i n o i d  s t em f r o m  t h e  K a n t o  M o u n ta i n s  a n d  e l s e w h e r e  s u g g e s t 
tha t  the  sedimenta t ion of  the  rocks  in  the  Sambagawa Bel t  probably  took place 
f r o m  C a r b o n i f e r o u s  t o  J u r a s s i c . 

Me tamorph i sm o f  t he  Sambagawa  Be l t  i s  c ha ra c te r i s e d  b y  m ode r a te  to  h i g h 
pressure/ low temperature  metamorphic  condi t ions .  I t  i s  widely  bel ieved that  the 
Samb agawa  me tamorp h i s m a f fe c ted  no t  on ly  the  Samb agawa  Be l t  bu t  a l so  th e 
Mikabu・Chichibu Bel t .  No biot i te  and hornblende on the one hand,  and lawso- 
nite,  jadeitic pyroxene and pumpellyite on the other occur in the Sambagawa Belt 
o f  t h e  m a p  d i s t r i c t .  T h e  m e t a m o r p h i c  m i n e r a l s  i n c l u d e  q u a r t z ,  a l b i t e ,  w h i t e 
mica, actinolite,  epidote,  chlorite,  st i lpnomelane, sphene, calcite and rare piemon- 
t i t e .  Garne t  a l so  occurs  in  the  spot ted  schis t  zone . 
 
Mikabu・Chichibu Belt 

T h e  r o c k s  o f  t h e  M i k a b u・ C h i c h i b u  B e l t  t r e n d  n o r t h - s o u t h  b e t w e e n  t h e 
I w a i r i  T h r u s t  a n d  t h e  B u t s u zō- I t o k a w a  T e c t o n i c  L i n e  w i t h  a  w i d t h  o f  7k m . 
R o u g h l y  i n  t h e  m i d d l e  o f  t h e  d i s t r i b u t i o n  o f  t h e  M i k a b u・C h i c h i b u  B e l t  i s 
developed the N-S t rending Todai  Tectonic Zone in  which the Ear ly Cretaceous 
T o d a i  F o r m a t i o n  o c c u r s .  T h e r e  i s  n o  d i f f e r e n c e  i n  l i t h o l o g i e s ,  s t r u c t u r e  o r 
me tamo rph i sm be tween  the  rocks  to  the  wes t  o f  the  Toda i  Tec ton ic  Zone  and 
t h o s e  o f  t h e  e a s t . 
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T h e  b a s a l  u n i t  i n  t h e  M i k a b u・C h i c h i b u  B e l t  c o n s i s t s  o f  g r e e n s t o n e  a n d 
s e rpen t i n i t e  w h ich  i s  con fo rmab ly  ove r la in  by  succe s s ive  che r t  and  l imes tone 
u n i t s .  J u d g e d  b y  t h e  s p o r a d i c  o c c u r r e n c e  o f  t h e  g r a d e d  b e d d i n g ,  t h e  w h o l e 
sequence is  r ight-s ide-up dipping to the  eas t  a t  moderate  angles.  The th ickness 
o f  basa l  g reens tone/ se rpen t in i t e  un i t（ l ower  un i t） i s  abou t  1500m,  the  midd le 
c h e r t  u n i t（m i d d l e  u n i t） i s  1000-1500m ,  a n d  t h a t  o f  t h e  t o p  l i m e s t o n e  u n i t 
(upper  uni t）1000m. No foss i ls  have been found f rom this  d is t r ic t  though e lse- 
w h e r e  i n  t h e  s a m e  l i m e s t o n e  a r e  f o u n d  s e v e r a l  L a t e  P e r m i a n  f u s u l i n i d  a n d 
Tr i a s s ic  co no don t s . 

Lawsoni te ,  g laucophane and omphaci te  have been descr ibed f rom basal  green- 
s t o n e .  O th e r  m e t a m o r p h i c  m i n e r a l s  i n c l u d e  p u m p e l l y i t e ,  c h l o r i t e ,  w h i t e  m i c a , 
stilpnomelane, actinolite, epidote, albite, quartz and rare piemontite. 

K-Ar age of  metamorphic  whi te  mica  occurr ing in  a  mica  schis t  of  the  basal 
g reens tone/serpent in i te  un i t  f rom the  Ōkawara  d i s t r ic t  i s  105±6 .3  Ma（WA T A- 
NABE et al., 1982). 
 
S h i ma n to  B e l t 

R o c k s  b e l o n g i n g  t o  t h e  S h i m a n t o  B e l t  o c c u r  b e t w e e n  t h e  B u t s u zō- I t o k a w a 
Tectonic  Line  to  the  west  and the I to igawa-Shizuoka Tectonic  Line（outs ide  of 
t h e  m a p  d i s t r i c t） t o  t h e  e a s t .  A t  t he  n o r t h e a s t e rn  c o r n e r  o f  t h i s  d i s t r i c t  i s  a 
Miocene pluton of  the  Kaikoma・Hōō  Grani te ,  which in t rudes  the  sandstones  of 
the  Shimanto  Bel t .  The Shimanto  Bel t  i s  subdiv ided in to  two uni ts  by a  NNE- 
SSW trending faul t ,  Ki tazawatōge Faul t .  To the  west  of  the  faul t  i s  the  Senjō- 
dake  Uni t  which is  mos t ly  composed of  over turned weakly  schis tose  sands tones 
d i p p i n g  t o  th e  e a s t  a t  h ig h  a n g l e s .  T o  t h e  e a s t  o f  t h e  K i t a z a w a tōg e  F a u l t  i s 
t h e  K i t a d a k e  U n i t  c o n s i s t i n g  o f  i n t e r b e d d e d  s a n d s t o n e  a n d  s l a t e  w i t h  s u b- 
o rd in a te  che r t ,  ac id  tu f f ,  and  bas i c  vo lcanoge n ic  rocks  fo rming  an  ove r tu rn ed 
eas tward  d ip p ing  se t  con s i s t in g  o f  a  sync l ine  and  two  an t i c l in es . 

The  Senjōdake  Uni t  i s  2100  to  2300m th ick  whi le  the  Ki tadake  Uni t  i s  over 
2500m. Both units yield no fossils .  All  the rocks of  the Shimanto Belt  are fine- 
grained and well recrystall ized, containing white mica,  chlorite,  actinolite,  sphene, 
a lb i te ,  quar tz ,  s t i lpnomelane  and  ra re  pumpel ly i te .  Wi th in  the  Ki tadake  Uni t  i s 
a  vague ly  def ined  zone  of  c rush  conglomera te  o r  me lange .  The  ex i s t ence  o f  a 
t h r u s t（N o r o g a w a  T h r u s t） d i p p i n g  e a s t  a t  m o d e r a t e  a n g l e s  i s  i n f e r r e d . 
 
K a i ko m a・Hōō  g r a n i t i c  p l u t o n 

A  z o n e d  d i s c o r d a n t  p l u t o n（K a i k o m a・H ōō  G r a n i t e） i s  i n t r u d e d  i n t o  t h e 
Shimanto Belt  in  the nor theas tern corner  of  th is  d is tr ic t .  The s ize of  the plu ton 
i s  about  20km（NS）by  8km（EW) .  The  eas te rn  s ide  of  the  p luton（outs ide  of 
th i s  d i s t r ic t） i s  cu t  by  the  I to igawa-Shizuoka  Tec ton ic  L ine  and  th rus ts  on  to 
Q u a t e r n a r y  t e r r a c e  d e p o s i t s . 

Porphyr i t ic  po tass ium fe ldspar-bea r ing  coa rse  ho rnb lende-b io t i t e  g ranod io r i te 
(Hōō- type facies） is  surrounded by coarse bioti te grani te（Kaikoma- type facies) . 
K-Ar age on the biotite of Kaikoma-type facies gave an age of 11Ma. 
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Dikes 
N um e ro u s  d o l e r i t e  a n d  qua r t z  p o rp hy ry  d ik e s  oc c ur  m o s t ly  i n  t h e  S h i ma n t o 

B e l t  s u r r o u n d i n g  K a i k o m a・Hōō  p l u t o n .  T h e  c o u n t r y  r o c k s  a r e  s c h i s t o s e ,  b u t 
d ikes  show no s ign of  schis tos i ty .  The country  rock and dikes  are  both  contact 
m e t a mo rp h o se d  w i t h in  t h e  a u re o l e . 
 
Contact metamorphic zone 

Biot i t e  and  cord ie r i t e  i sog rads  a re  loca ted  a round  the  Kaikoma・Hōō  p lu ton . 
The  max imum d i s t ance  of  the  b io t i t e  i sograd  f rom the  p lu ton  i s  abou t  3 .5km, 
wh i l e  tha t  o f  co rd ie r i t e  i sograd  i s  1 .5km.  Othe r  con tac t  me tamorph ic  mine ra l s 
i n c l u d e  s p o r a d i c  p o t a s s i u m  f e l d s p a r ,  a n d a l u s i t e  a n d  v e r y  r a r e  g a r n e t  i n  t h e 
i n n e r m o s t  a u r e o l e . 
 
T o da i  Fo r ma t io n 

Early  Cretaceous  Todai  Format ion occurs  in  nor th-south  grabens  wi th in  Todai 
Tectonic  Zone.  The maximum width of  the  occurrence is  only  400m. I t  consis ts 
o f  c ong lo me ra te  an d  r e gu la r  i n t e rca l a t io n  o f  s a nd s to ne  a nd  sha le .  T r ig on id ae , 
A m m o n i t e s  a n d  o t h e r  f o s s i l s  a r e  a b u n d a n t . 
 

Quaternary Deposits 
 

Qua te rna ry  depos i t s  i n  the  d i s t r ic t  mapped  a re  on ly  poor ly  deve loped .  Ta lus 
deposits are common. A small terminal moraine occurs near the top of Mt. Senjō- 
gatake and outwash deposi ts  to  the northeas t  of  i t .  Sol if luct ion deposi ts  develop 
are  wel l  represented  a t  h igh  a l t i tude  par ts  espec ia l ly  in  the  eas te rn  d is t r ic t . 

High（250m) ,  middle（100m） and  low（40m） t e r races  a re  covered  by  grave l , 
sand and tephra along major rivers. 
 

Economic and Environmental  Geology 
 

Smal l  deposi ts  of  copper,  manganese,  and nickel  occur  in  the Sambagawa and 
M i k a b u・C h i c h i b u  B e l t s .  N o n e  a r e  l a r g e  e n o u g h  t o  b e  e c o n o m i c a l . 

T h e r e  a r e  m i n e r a l  s p r i n g s  i n  s e r p e n t i n i t e  i n  t h e  S a m b a g a w a  B e l t  a t  t h e 
nor thern  edge  of  th is  d is t r ic t  and a t  Tomigata  in  the  metamorphic  rocks  of  the 
R yōk e  B e l t .  B o t h  a r e  u t i l i z e d  f o r  b a t h s . 

Because  o f  t he  occur rences  o f  ma jo r  f au l t s ,  s t eep  topography ,  and  deve lop- 
ment of schistosity, most of the map district especially in the eastern half is very 
suscep t ib le  to  l and s l ide . 



 

 

 

 

 

 

 

 

 




