
 

地域地質研究報告 
5 万分の 1 地質図幅 

金沢（10）第78号 

NI-53-13-3 
 

 

 

 

 

 

 

西 津 地 域 の 地 質 
 

 

 

 

中江 訓・小松原 琢・内藤一樹 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

平 成 14 年 

 

 

独立行政法人 産業技術総合研究所 

地質調査総合センター 



 

 

 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

口絵 1  西津地域及びその周辺のJERS-1（ふよう 1 号）による SAR 画像（合成開口レーダー画像） 

東経135ﾟ45'-136ﾟ00'と北緯35ﾟ30'-35ﾟ40'で囲まれた範囲が西津地域．使用画像（1993年 7 月13日撮影，

PATH071，ROW241)は(財)資源・環境観測解析センター(ERSDAC)より提供を受けた．経緯度数値は日

本測地系による． 



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

口絵 2  耳川断層主要部の空中写真 

国土地理院1968年撮影（CB68-1X C5-9，10）



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

口絵 3  耳川下流部の空中写真 

国土地理院1968年撮影（CB68-1X C3-8，9）



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

口絵 4  三方断層北部の空中写真 

国土地理院1968年撮影（CB68-1X C4-4，5）



 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

口絵 5  三方断層南部の空中写真 

国土地理院1968年撮影（CB68-1X C6-11，12）



 

 

西津地域の地質 
 

 

中江 訓＊・小松原 琢＊・内藤一樹＊＊ 

 

地質調査総合センターは，1882年にその前身である地質調査所が創設されて以来，国土の地球科学的実態を解明す 

るための調査研究を行ない，様々な縮尺の地質図を作成・出版してきた．そのなかで 5 万分の 1 地質図幅は，自らの地 

質調査に基づく最も詳細な地質図であり，基本的な地質情報が網羅されている． 

1978年に地震予知連絡会によって，近い将来に地震の起こる可能性が他より高い地域として全国 8 ヵ所の「特定観測 

地域」が選定され，政府をはじめとする各界からこの地域の地質図幅の早急な整備が要請された．これを受けて，1979 

年から「地震予知のための特定観測地域の地質図幅作成計画（特定地質図幅の研究)」が開始され，現在その第 5 次計画 

が実施されている． 

西津地域の地質図幅の作成は，特定観測地域「名古屋・京都・大阪・神戸地区」の地質図幅作成計画の一環として行 

われ，本報告は平成 9 年度から11年度に実施した現地調査及び室内研究の成果に基づいている．現地調査に当たって 

は，ジュラ系を中江が，上部白亜系-古第三系を内藤と中江が，第四系と活断層を小松原が担当した．本報告の執筆は 

後記の通りに分担し，全体の取りまとめは中江が行った． 

千葉大学園芸学部の百原 新博士には，能登野層中の植物化石の鑑定を賜った．地球科学情報研究部門の堀 常東氏 

（調査当時：筑波大学地球科学研究科）には，現地調査ならびに放散虫化石の酸処理と抽出作業の一部をお願いした．ま 

た同部門の柏木健司氏（調査当時：大阪市立大学大学院理学研究科）には，現地調査に協力していただいた．福井県嶺南 

振興局敦賀保健所生活衛生課，福井県美浜町企画課政策振興係ならびに福井県三方町総合政策室には，源泉地所在調査 

における資料収集の便宜を図って頂いた．さらにジビル調査設計(株)地質部長松山幸弘氏には，数々の文献資料を提供 

していただいた．(財)資源・環境観測解析センター (ERSDAC) には JERS-1 (ふよう 1 号) による画像データの提供と便 

宜を図って頂いた．活断層研究センターの堀川晴央氏には，近畿地方の震央分布図を作図していただいた．また本研究 

に用いた岩石薄片は，地質標本館の野神貴嗣氏，大和田 朗氏，ならびに北海道地質調査連携研究体の佐藤卓見氏の製 

作によるものである． 

（平成13年稿） 
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Ⅰ．地  形 

 

 

（中江 訓・小松原 琢） 

 

西津地域は主に福井県西部（嶺南
れいなん

地方）のほぼ中央に位 

置し，東経 135ﾟ45'-136.0'，北緯 35ﾟ30'-35ﾟ40'(日本測地 

系）の範囲に相当する（世界測地系では，北緯 35ﾟ30'11"4 
・東経 135ﾟ44'49"8，北緯 35ﾟ40'11"3・東経 135ﾟ44'49"8， 

北緯35ﾟ40'11"4・東経135ﾟ59'49"7，北緯35ﾟ30'11"4・東 

経135ﾟ59'49"7で囲まれた範囲)．行政的には福井県小
お

浜
ばま

 

市，遠
お

敷
にゅう

郡上中
かみなか

町，三
み

方
かた

郡三方町，美
み

浜
はま

町，滋賀県高
たか

 

島
しま

郡今
いま

津
づ

町に属する（第 1 図)．本報告で主として扱う陸 

域は西津地域の南部-東部を占め，北部から西部にかけ 

ては若狭湾が広がる．このため本報告では，特に断わり 

のない限り，陸域を指して西津地域と呼ぶことにする． 

 

Ⅰ．1 海域の地形 

 

Ⅰ．1．1 若狭湾の概要 

若狭湾は，西の丹後半島（経ヶ岬）と東の越前岬とを結 

んだ線で外洋と区分され，その形状は広い湾口と浅い奥 

行きによって特徴づけられている．海岸線が複雑に入り 

組んだ典型的なリアス海岸であり，多数の枝湾と付属湾 

が発達する．若狭湾の水深は，湾口中央部東寄りで最も 

深く260 mを超えるが，60-100 m  の部分が全域の約 

50％を占め，湾全域の平均水深は約 100 m である．若 

狭湾底の地形と地質構造については，主に海上保安庁水 

路部(1980 a，b）と志岐・林（1985)に基づいて記述する. 

 

Ⅰ．1．2 湾岸・湾底の地形 

若狭湾沿岸では全域にわたって山地が海岸に迫り，広 

い平地の発達が乏しい．西津地域では，湾入部に流入す 

る河川が，河口付近に小さな扇状地三角州を形成してい 

るに過ぎない．これは本地域を含む若狭湾南岸が，断層 

活動によって沈降した結果と考えられている．そのため 

複雑な海岸線をもつ典型的なリアス海岸をなし，大小 

様々な半島が突出している（第 2 図)．これらのうち規模 

の大きな半島は西から，内
うち

外
と

海
み

半島・黒崎・常神
つねがみ

半島・ 

敦賀半島と呼ばれ，その間には小浜湾（内外海湾）・矢
や

代
しろ

 

湾・世
せ

久見
く み

湾，さらに常神半島と敦賀半島に挟まれた湾 

入部が見られる． 

若狭湾内の大部分は大陸棚からなり，多数の平坦面が 

見られる（志岐・林，1985 の第 1 図参照)．これらの平 

坦面は，東側では平坦面Ⅰ（水深 80 m 以浅）・平坦面 

Ⅱ（水深 80-95 m )・大陸棚外縁より北方の平坦面Ⅲ（水 

深 200 m 以深）に，また西側では平坦面Ⅰ（水深 35 m以 

浅）・平坦面Ⅱ（水深41-70m）・平坦面Ⅲ（水深70- 

105 m）・平坦面Ⅳ（水深 100-120 m 以深）に区分されて 

いる（海上保安庁水路部，1980 a，b)．これらのうち顕著 

なものは，東側の平坦面Ⅱと西側の平坦面Ⅲである．両 

者は元々同一面であり，敦賀半島西方の大グリの西を通 

る北西-南東方向の断層（後述の野
の

坂
さか

断層の北西延長）に 

よって，10 m 程度の水深差が生じたと考えられている． 

これらの平坦面上には，小規模の谷状地形が発達するほ 

か，比高 1-2 m 程度の起伏が多数分布している．西津 

地域の若狭湾内では上記の西側平坦面Ⅰ，Ⅱ，Ⅲ（第 

2 図）が見られる． 

 

Ⅰ．1．3 海底の地質構造 

若狭湾の海底には，中新統（香
か

住
すみ

層群）が浸食されてで 

きた浸食面を覆って，上記の海底平坦面を構成する第四 

系（鳥取沖層群上部層）が分布する（山本・梅田，1993; 

山本ほか，2000)．香住層群の浸食面は大局的には若狭 

湾東部（敦賀湾東岸沖）に向かって東傾動し，第四系と共 

に若狭湾東部に多数発達する海底活断層群によって変位 

している（海上保安庁水路部，1980 a；活断層研究会， 

1991;山本ほか，2000)． 

岩礁は海岸沿いや半島の突出端に多く見られ，そのう 

ち敦賀半島西方の大グリや北方のトーグリなどの岩礁が 

その顕著なものである．これら 2 つの岩礁は，音響記録 

パターンと付近の陸上地質から判断して，花崗岩類から 

なると考えられている（海上保安庁水路部，1980 a)． 

海上保安庁水路部（l980 a，b）によると，若狭湾内の 

堆積層の変位，及び堆積層基底面深度の急変などから推 

定された断層が幾つか認められる．そのうち西津地域の 

周辺海域で顕著なものとして，北西-南東方向の断層が， 

敦賀半島西方の大グリの西側と小浜湾口の北側に見られ 

る．また南北方向の断層が，常神半島北東側と敦賀半島 

北西側に分布している．大グリ西側の断層の陸上延長は， 

野坂断層に一致する（第 2 図)．また小浜湾口の北側に見 

られる断層や，敦賀半島西方の断層の一部は，走向方 

向・変位方向の類似から，それぞれ熊川
くまがわ

断層や日
ひる

向
が

断層 

の延長に位置づけられる可能性が高い． 

 

Ⅰ．2 陸域の地形 

 

陸域には，山地とこれを開折する河谷や海岸沿いに見 

られる小規模な台地，低地，ならびに三方五湖の湖沼群 

が分布する（第 3 図；経済企画庁総合開発局，1974)． 

西津地域の大部分は標高 300-900 m の嶺
れい

南
なん

山地に含 
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まれるが，中央付近を南北に横切る三方断層を境として 

地形的に大きく 2 分される．東側は山頂の標高が 700- 

950 m の比較的急峻な山地(野坂山地)であるのに対し， 

西側は標高 450 m 以下の低い山地とその間に分布する 

低地や湖沼群からなる（第 2 図)． 

三方断層西側の嶺南山地は，上中町熊川から小浜市遠 
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敷方面へ西北西に延びる熊川断層に沿う谷によって，南 

西側の丹波高地（若 丹
じゃくたん

山地）と境される．三方・熊川断 

層に囲まれたこの地域は，三遠
さんえん

三角地（吉川，1951）と呼 

ばれ，構造的な凹地として古くから注目されてきた．特 

に三方五湖と鰣川
はすがわ

流域に広がる三方五湖低地（岡田， 

1984）は，後期更新世以降に三方断層の活動に伴う沈降 

によって形成された構造的な低地帯と考えられている． 

 

Ⅰ．2．1 山地の地形 

本地域の山地の分布は，丹波テレーンならびに雲谷山 

花崗岩・江若花崗岩の露出域にほぼ一致している．嶺南 

山地は，東側の野坂山地と西側の三遠三角地の山地（以 

下，三遠山地と略称する）に区分される． 

野坂山地は東隣の敦賀地域西部に見られる野坂岳 

(913.5 m）を主峰とする山地で，その東端を柳
やな

ヶ
が

瀬
せ

断層 

で，西端を三方断層で断たれ，それぞれ越
えつ

美
み

山地と三遠 

山地に接している．標高 800 m 前後に定高性を持ち， 

頂上部には緩斜面が見られることが多い．また山頂に近 

い標高 600-900 m の稜線上には，所々で明瞭な小起伏 

面が発達する．西津地域内では，美浜町新庄字松屋の南 

方に標高の最高点(約 930 m)が位置し，耳川沿いの谷を 

挟んだ西側に雲谷山(786.6 m)が見られる．雲谷山周辺 

では，分水界をなす尾根が南北方向に延び，その東西に 

深く急峻な谷が発達している． 

三遠山地は，東端と南端で野坂山地と丹波高地に接し， 

その境界にはそれぞれ三方断層と熊川断層がある．この 

山地の最高点は小浜市田
た

烏
がらす

の東方に位置し，標高426 m 

である．三遠山地の主要な分水界はほぼ北東-南西方向 

に延び，水月
すいげつ

湖の北西方に位置する梅
ばい

丈
じょう

岳
がたけ

（400.2 m) 

や田烏東方の最高峰を連ねている．またこれに直交する 

北西-南東方向の谷と尾根が発達し，西側の若狭湾では， 

常神半島などの半島・岬と矢代湾・世久見湾などの湾入 

として見られる． 

三遠山地では標高 200-300 m 面が最大の広がりであ 
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るのに対し，周辺の野坂山地と丹波高地では標高 

300-400 m 面の広がりが最大であり，両者には約 100 m 

の標高差が認められる（笹嶋，1962)．また周辺山地と比 

較して三遠山地の標高は著しく低く，頂上部の平坦面に 

は約 400 m の標高差がある．これらの標高差，ならび 

に周辺山地と断層で接することから，三遠山地は周辺に 

対して相対的に沈降したと推定される． 

本地域の山地全域には，構造的な弱面に規制された直 

線状の谷が格子状に発達する地形が認められる（東郷， 

1974)．さらに緑色岩など特定の岩石が分布する地域で 

は，スプーンで浅く抉りとったような特徴的な浸食地形 

(Ⅷ章参照）が数多く認められる．これは斜面表層を覆う 

表土だけでなく，山地の基盤岩が大規模な岩塊として滑 

動するマスムーブメントによって形成された地形と考え 

られる． 

 

Ⅰ．2．2 台地の地形 

久々子湖の東方にわずかに見られる．ここでは中位 I 

段丘面の分布におおよそ一致しており，海岸からの比高 

が 20 m 程度で起伏があまり見られないのが特徴である. 

 

Ⅰ．2．3 低地の地形 

西津地域では低地の面積は広くないが，北東部-中央 

部の美
み

方
かた

低地と南西部の小浜平野(低地）として分布する. 

美方低地の東部は，耳川によって形成された扇状地性低 

地であり，その前面には三角州低地が発達している．さ 

らに，耳川河口から久々子に至る海岸には小砂丘（砂州） 

が発達している．西部（三方五湖低地）は，野坂山地西麓 

の小扇状地，ならびに三方五湖周辺とこれに流入する河 

川に沿って広がる氾濫原性の低地からなっている．一方， 

小浜平野の大部分は，北川の中・下流域に広がる氾濫原 

性の低地であり，北川河口を含む小浜市街地には三角州 

低地が広がっている．また，三遠山地内を流れる鳥羽川 

や熊野川などの小規模な河川沿いには，河川の規模に比 

べて幅の広い埋積性の谷底低地が発達する． 

本地域では，東半部（ほぼ三方断層以東）の低地周辺に 

高位-低位の段丘面が発達するが，西半部にあたる三遠 

三角地には段丘面はほとんど認められない．これは三遠 

三角地が海水準に対し相対的に沈降していることを示唆 

する． 

 

Ⅰ．2．4 水 系 

河 川 

西津地域には大規模な河川がなく，主要なものとして 
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南部を占める北川水系，中央部の早瀬川水系，東部の耳 

川水系などが見られる（第 4 図）． 

北川水系は，三方町・今津町境の三十三間
さんじゅうさんけん

山東斜面 

から発した天
あま

増
す

川を源流とし，寒風
さむかぜ

川との合流点より北 

川となる．さらに鳥羽川・野木川・松永川・遠敷川など 

の支流を集め，小浜市街を通り小浜湾に注ぐ．その流域 

面積は，224.4 km2に及ぶ．早瀬川水系は，三方町の倉 

見峠南東方から北流した鰣
はす

川に，八幡川・高瀬川などの 

小規模な支流が集まり，三方湖に注いでいる．さらに三 

方湖から水月湖・久々子
く ぐ し

湖を経て，早瀬川となって若狭 

湾に流出する．耳川水系は，美浜町・マキノ町境の三国 

山西斜面から流れる折戸谷川を源流とし，能登又谷川・ 

横谷川などの支流を集め，美浜町和田で若狭湾に注いで 

いる．これら 3 水系の主要部は，それぞれ熊川断層・三 

方断層ならびに耳川断層の位置と方向に一致している． 

三方五湖 

三方五湖は，低地帯に形成された海水-淡水性の湖沼 

群(第 1 表)であり，日
ひる

向
が

・久々子・水月・菅
すが

・三方の 5 

湖からなる．面積はそれぞれ，0.94 km2，1.40 km2， 

4.20 km2，0.93 km2，3.54 km2である（国土地理院， 

1980)．このうち三方湖・水月湖・菅湖の 3 湖は連続し 

た水域をなしているが，日向湖と久々子湖はそれぞれ独 

立した水域である．さらに久々子湖は他の 4 湖と異なっ 

て，砂州によって塞がれた潟湖である． 

三方湖と久々子湖は流入する河川からの堆積を受けて， 

水深はそれぞれ3.7 m，2.3 m と浅いが，他の 3 湖はい 

ずれも深く，日向湖では水深 39 m に達する．また久々 

子湖は早瀬川によって，日向湖は日向水道によって外海 

に通じるため海水の侵入を受け，特に日向湖は塩分濃度 

が高く海棲魚が生育している．5 湖のうち南の 3 湖は元 

からわずかに通じていたが，北の久々子湖と日向湖は， 

それぞれ浦見川と嵯峨随道によって水月湖と人工的に結 

ばれている． 

三方・水月・菅の 3 湖には流入する河川はあるが，排 

水河川がなかった．このため 3 湖の水位が上昇すると， 

菅湖の東方から 水し三方町 気
き

山
やま

を経て久々子湖へ湖水 

が流れた．しかしこの経路も，東から流れる気山川の堆 

積に塞がれ排水困難となり，3 湖沿岸は湖水の氾濫に，悩 

まされていた．このため 1661 年（寛文元年），小浜藩主 

酒井忠直は代官行方
なめかた

久兵衛に水月湖と久々子湖の間に堀 

割を開く工事を命じた．着工間もなくこの周辺に地震 

（寛文二年）が起こり，水月湖の北側が上昇，南西側が沈 

降し，湖水は南へ逆流して沿岸が冠水する事態に至った． 

その後，1664 年にこの堀割(浦見川)が完成し，水月湖 

第 5 図 三方五湖を繋ぐ人工河川 

(a）：日向水道（橋の向こう側は若狭湾），（b）：嵯峨随道（手前が日向湖），（c）：浦見川（手前が久々子湖），

(d）：長尾堀割（右側が菅湖）． 
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と久々子湖が結ばれた(岡田，1993）． 

これに前後して，上記の日向水道(運河)は 1635 年(寛 

永十二年)に完成し，日向湖と外海が通じた．また水月 

湖から日向湖へ抜ける嵯峨随道が，1707 年(宝永四年) 

に着工され1709 年(宝永六年)に完成(現在の随道は 

1934 年完成のもの)し，さらに菅湖と三方湖の問に長尾 

堀割も，1600 年代中頃には切り開かれていた(岡田， 

1993)．現在では，5 湖がこれらの水路を通じて相互の 

水位調節がとれるようになっている(第 2 表，第 5 図)． 
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Ⅱ．地 質 概 説 

 

 

（中江 訓・小松原 琢） 

 

西津地域は福井県嶺南
れいなん

地方のほぼ中央に位置し，地体 

構造区分の上では丹波帯に属している．本地域には，丹 

波帯のジュラ紀付加複合体とこれに貫入する後期白亜 

紀－古第三紀の火成岩類（花崗岩類）が露出し，さらにこ 

れらを覆う第四系が分布している．西津地域及び周辺地 

域の地質概略を第 6 図に，本地域の地質総括を第 7 図に 

示す． 

ジュラ系丹波テレーン 

丹波帯に分布する付加複合体を丹波テレーンと呼ぶ． 

これは，海洋プレートが大陸縁で沈み込む際に，主に 

ジュラ紀の砂岩・泥岩などの陸源性砕物と，それより 

年代の古い緑色岩・石灰岩・チャートなどの海洋プレー 

ト上部を構成していた海洋性岩石類が混合・変形し，形 

成されたと考えられている．岩相・地質構造・堆積年代 
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の違いに基づくと，丹波テレーンは幾つかの構造層序単 

元に区分することができる．まず構造的下位のⅠ型亜テ 

レーンと上位のⅡ型亜テレーンに 2 分され，さらに両亜 

テレーンともに低次のコンプレックスに細分される．西 

津地域では構造的下位より，新 庄
しんじょう

コンプレックス，向
む

 

笠
かさ

コンプレックス，世久見
せ く み

コンプレックスの 3 コンプ 

レックスに区分される．新庄・向笠・世久見の各コンプ 

レックスはⅡ型亜テレーンに相当し，後期石炭紀－ペル 

ム紀の石灰岩を伴う緑色岩，ペルム紀-中期ジュラ紀の 

チャート，後期三畳紀ないし前期ジュラ紀-中期ジュラ 

紀の砕岩からなり混在相を呈している．これらのコン 

プレックスは互いに低角な断層によって接していると考 

えられ，さらに北西－南東方向から南北方向の軸跡をも 

つ褶曲によって，複雑に変形している． 

上部白亜系－古第三系火成岩類 

西津地域の火成岩類は後期白亜紀から古第三紀の前半 

に地下深部で形成され，丹波テレーンに貫入した後，冷 

却・固結したと考えられる．火成岩類は岩相・分布・年 

代により，雲谷山
くもだにやま

花崗岩，江 若
こうじゃく

花崗岩，久々子
く ぐ し

花岡斑 

岩，ならびに岩脈に識別される．雲谷山花崗岩は，中粒 

で等粒状の黒雲母花崗岩・白雲母花崗岩・両雲母花崗岩 

からなり，西津地域東部の雲谷山を中心に東西約 

6 km・南北約 10 km の楕円状の分布をなす岩株を構成 

している．雲谷山花崗岩の黒雲母と白雲母から，それぞ 

れ 92.8±4.6 Ma と 91.5±4.6 Ma の K-Ar 年代（後期 

白亜紀）が得られた．江若花崗岩は，主に中粒－粗粒で等 

粒状ならびに細粒斑状の黒雲母花崗岩からなり，東隣の 

敦賀地域西部から今庄・竹波地域の敦賀半島全域にわ 
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たって，東西 10-15 km，南北約 30 km の範囲に分布し 
ている．西津地域では，北東端にわずかに見られる．江 

若花崗岩の年代として，これまでに約 59  Ma  と約 

63 Ma の黒雲母 K-Ar 年代と約 57 Ma の Rb-Sr 全岩ア 

イソクロン年代（古第三紀の前半）が得られている．久々 

子花崗斑岩は，主に花崗斑岩や石英斑岩からなり，より 

細粒なアプライトを伴う．西津地域中央部の久々子湖・ 

菅湖周辺に，長径 1-1.5 km 程度の小規模な岩株として 

露出している． 

岩脈は主に閃緑岩・花崗閃緑斑岩からなる．比較的小 

規模であり，貫入面は 南北ないし北北西-南南東走向と 

西北西-東南東走向の 2 方向が卓越する．本地域では， 

この岩脈が雲谷山花崗岩と江若花崗岩に貫入しているの 

で，57-92 Ma より新しい時期（古第三紀の中頃以降）に 

活動したと考えられる． 

 

第四系 

西津地域の第四系は，分布と層序関係から能登野
の と の

層， 

段丘堆積物，沖積層，及びその他の断片的に分布する堆 

積物に区分できる． 

能登野層は，亜円礫層を挟む礫まじりのシルト層を主 

体とする扇状地性の堆積物であり，三方断層の西側に南 

北方向に長く延びて分布する．下部-中部更新統と考え 

られる．段丘堆積物は，主に三方断層や耳川断層などの 

活断層の近傍沿いに分布し，堆積物を覆うローム層の特 

徴や堆積物の風化程度から，高位段丘堆積物（中部更新 

統)，中位段丘堆積物（上部更新統の下部)，及び低位段 

丘堆積物（上部更新統の上部-完新統）に大別される．沖 

積層は，旧湿地堆積物，後背湿地及び自然堤防堆積物， 

ならびに海浜堆積物に区分される．これらは低地を埋積 

する上部更新統-完新統に属する河川-海成堆積物であり， 

さらに湖底・海底を埋積する堆積物に連続している． 

 

活断層 

西津地域周辺は近畿三角地帯の北端付近に位置し，南 

北走向及び北西-南東走向の活断層が発達する．本地域 

では，東から野坂断層，耳川断層，三方断層，日向断層 

とその海上延長部の活断層が知られている． 

野坂断層は，東隣敦賀地域の敦賀市長谷付近から関峠 

を経て西津地域北東部の美浜町佐田に至る，北西-南東 

走向の左横ずれ成分をもつ活断層である．さらにこの断 

層の北西延長の若狭湾内には，同走向で右雁行する南西 

落ちの長さ約 17 km の断層が認められ，両者を合わせ 

た総延長は約 30 km に達する．耳川断層は，西津地域 

東部に位置する北北西-南南東走向ないし南北走向の長 

さ約 8 km の活断層である．従来この断層は西落ちのセ 

ンスを持つとされていたが，断層の主体はむしろ東落ち 

の伏在断層である可能性がある．三方断層は，西津地域 

中央部を南北に走る長さ約 8 km の西落ちの活断層であ 

る．日向断層は，西津地域中央部の日向湖と菅湖の湖底， 

及びその北方海底に伏在する約 5 km の南北性西落ちの 

活断層であり，その北方延長が若狭湾沖合いの海底断層 

として見られる． 
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Ⅲ．ジュラ系丹波テレーン 

 

 

（中江 訓） 

 

丹波帯とは，層序単元（地質体）の名称ではなく西南日 

本の地体構造(地帯)区分の 1 つであり，地理的に限定さ 

れた地域をさしている（松下，1953 参照)．丹波帯に分 

布する主にジュラ紀の堆積岩類（付加複合体）を従来は丹 

波層群（Sakaguchi，1961；坂口，1973）と呼んでいたが, 

最近では固有の名称を用いず「丹波帯の堆積岩コンプ 

レックス」のように記述されることが多くなってきた． 

本報告では，層序単元名として「丹波テレーン」を用い 

ることにする． 

 

Ⅲ．1 研 究  

 

Ⅲ．1．1 丹波帯の研究 

丹波帯にかかわる研究は，地質調査所による 20 万分 

の 1 比叡山図幅(山下，1894)と 20 万分の 1 宮津図幅(巨 

智部，1894）の調査に始まり，20 万分の 1 敦賀図幅(大 

築・清野，1919)，75,000 分の 1 地質図幅伏見(石井， 

1932)に引き継がれた．これらの図幅では，丹波帯には 

いわゆる秩父古生層が広く分布し，一部に花崗岩類から 

なる貫入岩体が認められるとされた．その後は，京都大 

学を中心とする地域地質学的研究（京都西山地域：中村 

ほか，1936，兵庫県篠山地域：小野山，1931，滋賀県高 

島地域：井上，1931）と，松下（1950，1953）の総括的研 

究報告などがある．これ以降は，大阪教育大学の坂口重 

雄を中心とする一連の研究（坂口，1957，1959；Sakagu- 
chi，1961；坂口ほか，1970，1973)，さらには丹波地帯 

研究グループ（1969，1971）などの精力的な地域地質の研 

究成果があげられる．これら1970年代前半までの成果 

に基づけば，丹波テレーンは，一連整合の古生界（主に 

石炭系-ペルム系）からなる厚い地向斜堆積物で構成され, 

東西方向の軸を持つ褶曲，あるいは東西走向の衝上断層 

によって繰り返し露出すると考えられていた（坂口， 

1973；丹波地帯研究グループ，1975)．この時期の研究 

では，地層の年代決定は石灰岩から得られた紡錘虫・サ 

ンゴなどの化石に基づいていた． 

この頃までにも，三畳紀を示す二枚貝化石の産出（例 

えば，ハロビア：Nakazawa and Nogami，1967，モノ 

チス：丹波地帯研究グループ，1971）が既に報告されて 

いた．しかしながら1970年代の中頃になると，吉田・ 

脇田（1975）によるチャートからの三畳紀コノドント化石 

の発見に始まり，多くの地点のチャートからぺルム紀・ 

三畳紀のコノドント化石が抽出され，丹波テレーンには 

古生界とともに三畳系か多く含まれることが明らかにさ 

れた．この時期に松田（1976）は，丹波帯北東部において 

三畳紀コノドント化石を産出するチャートがペルム紀紡 

錘虫化石を含む石灰岩とともに泥岩中に混在することな 

どから，オリストストロームによる形成論を初めて唱え， 

地向斜造山論に対して問題を投げかけた． 

1970 年代末-1980 年代初頭には，丹波テレーンととも 

に美濃テレーンや秩父テレーンなどにおいて，放散虫化 

石を中心とした微化石層序学的研究が飛躍的に進展し， 

それまでの岩相層序・堆積年代・地質構造の枠組みが根 

本的に改められることとなった．その先駆的研究として， 

美濃帯犬山地域での例（Yao et al.，1980）とともに Iso- 
zaki and Matsuda（1980）による丹波帯保津川地域での 

詳細な化石層序学的検討が挙げられる．この結果， 

チャートから泥岩に連続する露頭において三畳系から中 

部ジュラ系に至る岩相層序が認められることが，初めて 

示された．その後，砕岩からジュラ紀の放散虫化石が 

相次いで発見され，それまで現地性の地層と考えられて 

いたペルム紀あるいは三畳紀の緑色岩・石灰岩・チャー 

トなどは，ジュラ紀の砕岩に取り込まれた岩体である 

ことが明らかにされた（竹村，1980；石賀，1983； 

Imoto，1984)．さらに各地で岩相層序・堆積年代・地質 

構造が再検討され，丹波テレーンは，石炭紀からジュラ 

紀にかけてのいずれかの堆積年代を示す異なった岩相が 

入り混じった地質体であることが明らかにされ，海洋プ 

レートの沈み込みに伴って形成された付加複合体である 

という認識が弘まっていった． 

1980年代の中頃以降になると，それまでの成果を踏 

まえて丹波テレーンの層序区分について議論されるよう 

になった．まず，丹波帯西部・中央部において石賀 

(1983)と Imoto（1984)は，岩相及び堆積年代の違いに 

基づき２組の層序単元に区分し，構造的下位のものをⅠ 

型地層群，上位のものをⅡ型地層群と呼んだ(本報告で 

はそれぞれを，Ⅰ型亜テレーン・Ⅱ型亜テレーンとす 

る)．さらにⅡ型亜テレーンは構造的下位よりTⅡa， 

TⅡb，TⅡcの 3 つの層序単元に細分され（田辺・丹波 

地帯研究グループ，1987)，またⅡ型亜テレーン中で最 

も構造的上位に位置する後期三畳紀の層序単元(TⅡd)が 

識別された（武蔵野ほか，1992；丹波地帯研究グループ， 

1995など)．一方Ⅰ型亜テレーンについては，Nakae 
(1990，1992)，中江・吉岡(1998)及び木村ほか(1994)が, 

丹波帯北部において 2-3 の層序単元に細分した． 

この時期の丹波帯では，綾部（木村ほか，1989）と京都 

西北部（井本ほか，1989）を皮切りに，福知山（栗本・牧 
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本，1990)，園部(井本ほか，1991)，篠山(栗本ほか， 

1993)，四ッ谷(木村ほか，1994)，広根(松浦ほか， 

1995)，熊川(中江・吉岡，1998)，京都東北部(木村ほか， 

1998)，敦賀(栗本ほか，1999)，竹生島(中江ほか， 

2001)，北小松(木村ほか，2001）など，数多くの地域地 

質研究報告が出版され，最新の地質情報に基づく 5 万分 

の 1 地質図幅が提供された． 

これらの層序学的・構造地質学的研究の他にも，丹波 

テレーンについての堆積学的研究や砂岩組成の検討，あ 

るいは緑色岩の化学組成とその起源についても研究がな 

されている． 

武蔵野・中村(1976)，楠(1989)ならびに丹波地帯研究 

グループ(1990)などは，堆積相の記載とともに堆積機構 

や後背地の環境について議論した．また砂岩組成につい 

ては坂口ほか(1970)以降，砂岩中の重鉱物の検討(藤原, 

1977)，砂岩の堆積年代とその組成変化に関する一連の 

研究(武蔵野，1984；楠・武蔵野，1987，1989，1992； 

楠ほか，1986；木村ほか，1989など)が挙げられる． 

緑色岩については，岩生(1962)が炉材珪石鉱床の成因 

を考察する中で緑色岩の分布と地質構造に触れている． 

また全岩の化学組成（Hashimoto et al.，1970；佐野・田 

崎，1989；中江，1991；武藤・石渡，1999，2000)や， 

残晶単斜輝石について化学組成ならびに Sr と Nd の同 

位体比の検討(Hashimoto，1972；佐野・田崎，1989)が 

行なわれ，緑色岩の起源が議論された．その結果，丹波 

テレーンの緑色岩はソレアイトから過アルカリ玄武岩で 

あり，ぶどう石-パンペリー石相からパンペリー石-アク 

チノ閃石相の低度広域変成作用を被ったことが明らかに 

なった(Hashimoto and Saito，1970)． 

最近Sano et al．(2000）はこれらの成果に基づき，丹 

波テレーンの緑色岩は N-type MORB に類似した海洋 

島のアルカリ玄武岩・ソレアイトと，通常の海洋島のア 

ルカリ玄武岩・ソレアイトの 2 つのタイプがあることを 

示し，マントル溶融とプリュームの上昇が同時に起こる 

ことで説明した．そして特に前者は，ファラロンとイザ 

ナギの 2 つの海洋プレートの拡大軸近傍での枯渇したマ 

ントル物質に起源をもつと推定した． 

一方，これまでの各種の研究成果に基づいて丹波テ 

レーンの形成がまとめられた．それによると，丹波テ 

レーンは構造的上位の層序単元ほど年代が古く，構造的 

下位に向かって成長する付加体として解釈され(Nakae, 
1993)，さらにⅠ型・Ⅱ型亜テレーンでは，それぞれ異 

なる形態の衝上断層系の発達により別個の付加・形成過 

程を経たことが指摘された(木村，2000)． 

 

Ⅲ．1．2 西津地域の研究 

西津地域を含む地質図としては，地質調査所の 20 万 

分の 1 地質図幅宮津(巨智部，1894)，20 万分の 1 福井 

県地質図（福井県編，1955)，15 万分の 1 福井県地質図 

(福井県編，1969)，さらに 10 万分の 1 滋賀県地質図(滋 

賀自然環境研究会編，1979)などが公表されている．こ 

れらの地質図では，丹波帯の古期堆積岩類(丹波テレー 

ン)は古生界(石炭系-ペルム系)として扱われ，花崗岩類 

の貫入により複雑な地質構造をなしていることが示され 

ている．また，礒見・黒田(1958)は若狭地方西部の広範 

囲を調査し，この地域が多くの断層によって地塊化した 

ことを示した．そしてそれぞれの地塊ごとに岩相・年 

代・構造が異なることから，4 つの層群(英語表記では 

formation としている)を識別した． 

伊藤ほか(1982)は西津地域中央部の三方五湖周辺を調 

査し，地質図の作成と地質年代の検討を行なった．それ 

によると，この地域の丹波テレーンは岩相の分布・累重 

関係から A-G の 7 グループに区分され，全体として北 

西-南東性の軸跡をもつ褶曲構造を描いている．さらに， 

この地域から初めての三畳紀・ジュラ紀放散虫化石の産 

出を報告した．木戸(1986)は，本地域南東端のチャート 

と珪質泥岩からそれぞれペルム紀と中期ジュラ紀の放散 

虫化石を産出した．一方，藤井(1991)は伊藤ほか(1982) 

の研究を引き継ぎ，小浜市矢
や

代
しろ

から三方町常神
つねかみ

にかけて 

の若狭湾岸において，放散虫化石による地質年代の検討 

を行なっている．さらに Nakae（2001，2002)は，本地域 

のチャート・珪質泥岩・泥岩よりペルム紀・三畳紀・ 

ジュラ紀の放散虫化石の産出を報告した． 

武藤・石渡(1999，2000)は西津地域周辺の緑色岩の組 

成分析を行ない，緑色岩には海洋島玄武岩と海嶺玄武岩 

の中間的な組成のソレアイトが多く，一部で海洋島起源 

のアルカリ玄武岩がソレアイトに小規模に貫入している 

と結論づけた．さらにその成因を，まず海嶺付近で海山 

のプリュームソースに MORB ソースを多く取り込んで 

中間的な組成のソレアイトが形成され，その後海嶺から 

離れるにつれ MORB ソースの影響がなくなり，より分 

化したアルカリ玄武岩が小規模に噴出したとするモデル 

で説明している． 

なお西津地域周辺では，20 万分の 1 地質図宮津（黒田, 

1968)・岐阜(脇田ほか，1992)のほか，5 万分の 1 地質 

図幅として，鋸崎(広川・黒田，1957)，小浜(広川ほか, 

1958)，熊川(中江・吉岡，1998)，敦賀(栗本ほか， 

1999)，竹生島(中江ほか，2001)が出版されている．ま 

た，土地分類基本調査敦賀・竹生島(福井県編，1985)， 

竹波・今庄(福井県編，1986)，竹生島(滋賀県編，1988) 

なども公表されている． 

 

Ⅲ．2 概 要 

 

丹波テレーンは，砂岩・泥岩などの陸源性砕岩類と， 

それより年代の古い緑色岩・石灰岩・チャートなどの海 

洋性岩石類から構成された，ジュラ紀の付加複合体から 

なる．これは通常，地層の初生的上下・側方への連続性 
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が様々な程度に破断され，異なる岩相が混在した複雑な 
産状・地質構造をなしている．丹波テレーンの地質記載 
をする際に必要な付加体地質学の観点に立った基本的な 
概念については，すでに中江ほか(2001)で解説されてい 
るが，ここではそれを若干修正して紹介する． 

 
Ⅲ．2．1 海洋プレート層序と付加作用 

岩相組合せとその堆積年代から，付加する直前の海洋 
プレート上の岩相層序を復元することができる．この復 
元層序は一般的に下位より，海洋地殻あるいは海山・海 
洋島(玄武岩類及び石灰岩)，遠洋性堆積物(チャート), 
半遠洋性堆積物(珪質泥岩)，陸源性砕物(泥岩・砂岩) 
の順に索重し，海洋プレートが遠洋域で形成されてから 
海溝に沈み込むまでの堆積環境の変遷を記録している 
(第 8 図 a）．そのためこのような特徴を示す層序は，海 
洋プレート層序と呼ばれている（Taira et al., 1989; Iso- 
zaki et al., 1990）．またテレーンやコンプレックスを構 
成する堆積物が付加した年代は，陸源性砕岩類の堆積 
年代のうち最も若い年代で近似することができる(第 8 
図 b)． 
海洋プレートが大陸プレートの下に沈み込むと，海洋 

プレート上の堆積物に衝上断層群（覆瓦ファン・デュー 
プレックス）が形成される．これによって海洋プレート 
上の堆積物はぎ取られ，その内部で陸源性砕岩類と 
海洋性岩石類とか複雑に混合しあいながら，大陸プレー 
トの前面に付加してゆく(第 8 図c，d)．このような過程 
の結果として，衝上断層で境された堆積物が構造的に集 

積し，陸側に厚く海溝側に薄くなる楔状の地質体が形成 
されることになる．このように，堆積物が海洋プレート 
から大陸プレートヘ移動する過程を付加作用(accretion), 
この作用によって形成された地質体を付加体(ac- 
cretionary wedge)と呼んでいる． 

 
Ⅲ．2．2 地層の混在化と岩相記載 

地層の破断や混在化の程度に応じて，次のように「整 
然相｣，｢破断相｣，｢混在相」の 3 相に分類する(第 9 図). 
これらは岩石標本大から露頭規模あるいは地質図規模に 
至るまで，すべての規模において見られる．しかし露頭 
規模以下では，通常固有の岩石名によって記載できるの 
で，本報告では整然相・破断相・混在相を，ある特定の 
岩相・構造をもつ岩石群からなり，縮尺 5 万分の 1 の地 
質図で表現できる規模をもつひとまとまりの地質体に対 
して用いることにする． 
整然相：地層の初生的な堆積関係や上下・側方への連 

続性が保持されている．そのため岩相問は整合関係を基 
本とする．整然相は，単一の岩相からなる場合や複数の 
岩相の岩石が累重する場合がある．一般的に，砂岩・泥 
岩などの互層からなる成層砕岩層(第 9 図a)と， 
チャート-砕岩シークェンスに代表される海洋プレー 
ト層序(第 9 図 b)とがある． 
破断相：地層としての連続性が，部分的にあるいは全 

体的に破断している．地層が全体にわたって破断した場 
合は，走向方向に伸長した岩体を形成するが，岩体の側 
方への連続性により地層としての成層構造がある程度追 



― 13 ― 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

跡できる．岩相間は剪断面や断層で接する場合や，接触 
面が不明瞭で異なる岩相が密着している場合もある．ま 
た，部分的に初生的な整合関係が残されることもある． 
混在相：地層としての層序的な連続性が欠如し，様々 

な規模の岩体とそれを包有する泥質混在岩からなる．岩 
体は互いに完全に分離しており，側方延長上には同様の 
岩体が分布することはあるが，地層としては連続しない. 
堆積環境・堆積年代の異なる様々な岩相の岩体が混合し 
ている．ここでは便宜的に，岩体を縮尺 5 万の 1 の地質 
図において表現できる程度の規模(層厚 100 m 以上)の 
ものとする．また規模に応じて，大規模岩体(層厚 500 m 
以上・走向方向への連続性が 5 km 以上)，中規模岩体 
(層厚 300-500 m 程度・走向方向へ 3-5 km 程度)，小規 
模岩体(層厚 100-300 m 程度・走向方向へ 300 m-3 km 
程度)に区分する．混在相に含まれるこれらの岩体は， 
緑色岩・チャート・泥岩・砂岩などの単一の岩相からな 
る場合もあれば，幾つかの岩相が複合している場合もあ 
る．岩体の内部では，チャート・泥岩・砂岩などが地層 
として保持された整然相やその破断相からなることが一 
般的である． 
さらに泥質混在岩は，泥岩からなる基質と様々な岩相 

あるいは単一の岩相からなる岩塊(岩体以下の規模で縮 

尺 5 万分の 1 の地質図に表現できないもの)に細分され 
る(第 9 図 c)．岩体と泥質混在岩，ならびに岩塊と基質 
との集積形態は，それぞれ前者は後者に包有されている. 
そして，それらの接触関係は剪断面であったり，あるい 
は剪断面を伴わない密着した関係であることもある． 

 
Ⅲ．3 構造層序単元 

 
丹波テレーンは，主にジュラ紀の砂岩・泥岩などの陸 

源性砕岩類と，それより年代の古い緑色岩・石灰岩・ 
チャートなどの海洋性岩石類から構成されている． 
本報告では丹波テレーンについて，岩相組合せ・各岩 

相の堆積(形成)年代・地質構造(混在化)の特徴を基準に 
した構造層序区分をおこなった結果，3 つの層序単元 
 (構造的下位より，新

しん

庄
じょう

コンプレックス，向
む

笠
かさ

コンプ 
レックス，世

せ

久
く

見
み

コンプレックス)に区分される(第 10 
図，第 3 表，第 4 表)．これらのコンプレックスはⅡ型 
亜テレーンに含まれ，後期石炭紀-ペルム紀の石灰岩を 
伴う緑色岩，ペルム紀-中期ジュラ紀のチャート，後期 
三畳紀ないし前期ジュラ紀-中期ジュラ紀の砕岩から 
構成されている．なお，新庄コンプレックスの構造的下 
位に位置する刀根コンプレックスは本地域には分布しな 
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いが，断面図には現れる． 
以下に，構造的下位のコンプレックスから順に記述す 

るが，地質図凡例では，下段より地質時代の古い順に地 
質系統を列記した． 

 
Ⅲ．3．1 新庄コンプレックス(新称)(Sg, Sl, Sc, Si, 

Sm, Sa, Ss, Sx) 
(1）命名・模式地・分布 

美浜町新庄字松尾から東方の折戸谷川沿いを模式地 
(第 11 図)として，新庄コンプレックスと命名する．西 
津地域南部の三方町能登野・藤井から南東部の美浜町新 
庄を経て北東部の美浜町佐田・菅沼にかけて分布するが, 
その大半は雲谷山花崗岩の貫入により分布が途切れてい 
る．西津地域の表層では，最も下位に位置する．新庄コ 
ンプレックスの下限は，東隣の敦賀地域では刀根コンプ 
レックスと，南隣の熊川地域では椋川コンプレックスあ 
るいは古屋層と，それぞれ接する(栗本ほか，1999；中 
江・吉岡，1998)．また上限は向笠コンプレックスと接 
する．見掛けの層厚は 4,800 m 以上である． 
(2）構造層序 

新庄コンプレックスは，緑色岩・石灰岩・チャート・ 
砕岩などからなる岩体と泥質混在岩から構成される混 
在相である(第 3 表)．岩体は小規模なものから層厚 
1,000 m，側方延長 10 km 以上の非常に大規模なものま 
で見られる．泥質混在岩と岩体の分布様式の違いによっ 
て，新庄コンプレックスは下部，中部，上部に細分する 
ことができる(第 12 図)． 
下部は，緑色岩・チャートの大規模岩体と，チャー 

ト・砂岩の小規模-中規模岩体を包有する泥質混在岩か 
らなる．岩体と泥質混在岩の量はほぼ同じである．緑色 
岩とチャートの大規模な岩体は，泥質混在岩を間に挟ま 
ず密接に伴いあって複合することが多い．ただし本地域 
南東端の粟柄谷西方では，この緑色岩とチャートからな 
る複合岩体(以下，緑色岩-チャート複合岩体と呼ぶ：第 
9 図 b を参照)の内部に，砂岩ならびに砂岩泥岩互層か 
らなる小規模-中規模岩体を含む泥質混在岩が認められ 
る(第 12 図の A)．しかしながら，その側方延長に向 

かって層厚が減じ尖滅する．緑色岩-チャート複合岩体 
の規模は非常に大きく，層厚 500 m から最大で 1,000 m 
以上，側方延長 10 km 以上である．新庄コンプレック 
スと下位の刀根コンプレックスとの境界断層に沿って分 
布し，西津地域内では，美浜町新庄南方の粟柄谷沿いか 
ら北方の横谷川周辺にわたって，ほぼ連続して露出して 
いる(第 11 図参照)． 
緑色岩-チャート複合岩体の上位には，チャート・砂 

岩などの小規模-中規模な岩体をわずかに含む泥質混在 
岩が累重する(第 12 図の A-B)．美浜町松尾周辺では分 
布幅は狭いが，より北方に向かうほど分布域は広くなる. 
中部では，砂岩や砂岩泥岩互層などの粗粒砕岩から 

なる大規模岩体が卓越し(第 12 図の A-C)，より上位に 
泥質混在岩を伴う傾向がある(第 12 図の A)．上部との 
境界は明確には確定できないが，中部の泥質混在岩は砕 
岩からなる中規模岩体以外の岩体をほとんど伴わない 
のに対し，上部では緑色岩・石灰岩・チャートの岩体を 
多量に挟在する点で明瞭に異なっている． 
上部では，泥質混在岩とこれに包有される緑色岩・石 

灰岩・チャート・珪質泥岩・泥岩・砂岩などの小規模- 
中規模岩体が多く見られる(第 12 図の D-F)．本地域北 
東部では，新庄コンプレックスとその上位の向笠コンプ 
レックスとは境界断層によって接するが，両者の走向が 
斜交するため，新庄コンプレックス上部の分布が途切れ 
ている．中部と上部との境界は上述のように明確ではな 
いが，緑色岩やチャートの岩体が産出する層準によって 
定めた． 
(3）岩相組合せ・産状 

新庄コンプレックスは，緑色岩・石灰岩・チャート・ 
珪質泥岩・泥岩・砂岩などから構成され，全体としては 
泥質混在岩より岩体の方がやや卓越する(第 3 表)．構成 
岩のうち緑色岩・チャート・砂岩は，比較的規模の大き 
い岩体をなす傾向にあり，特に緑色岩とチャートは互い 
に密接に伴った緑色岩-チャート複合岩体として，新庄 
コンプレックスの下部と上部に分布する．上述のように, 
この緑色岩-チャート複合岩体の規模と量比の違いが， 
新庄コンプレックスを 3 分する基準の 1 つになっている. 
これに対し，珪質泥岩・泥岩ならびに砂岩泥岩互層(破 
断相も含む)は比較的小さな岩体としてチャートや砂岩 
に伴ってわずかに見られるほかは，泥質混在岩の基質と 
して広範囲に分布する．また石灰岩は，小規模-中規模 
を岩体として緑色岩に挟在されたり密接に伴って分布す 
ることが多く，泥質混在岩中に単体として包有されるこ 
とはまれである． 
(4）対 比 

新庄コンプレックスは熊川地域の河内コンプレックス 
と，敦賀地域の菅並コンプレックスに連続する．(第 4 
表)． 
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Ⅲ．3．2 向笠コンプレックス(新称)(Mg,  Ml, Mc, 
Mi, Mm, Ma, Ms, Mb, Mx) 

(1）命名・模式地・分布 

三方町向笠周辺を模式地(第 13 図)として，向笠コン 
プレックスと命名する．なお模式地周辺では向笠コンプ 
レックスの基底部が分布していないため，上中町三田- 
三方町岩屋周辺での向笠コンプレックス下部の産状を第 
14 図に示す．西津地域南部の上中町大鳥羽・海

あ

士
ま

坂
さか

か 
ら三方町向笠・気山・海山

うみやま

，美浜町早瀬を経て，三方五 
湖低地と雲谷山花崗岩によって分布が一旦途切れるが， 
本地域東部の美浜町麻生・坂尻・太田に至る範囲に広く 
分布する．向笠コンプレックスの下限と上限は，それぞ 
れ新庄コンプレックスと世久見コンプレックスとに接す 
る．見掛けの層厚は 3,800 m 以上である． 
(2）構造層序 

向笠コンプレックスは，緑色岩・チャート・砕岩な 
どの岩体と泥質混在岩から構成され，混在相を呈する． 
岩体は小規模なものから層厚 1,000 m，側方延長 3 km 
以上の大規模なものまで見られる(第 3 表)．泥質混在岩 
と岩体の分布様式の違いによって，向笠コンプレックス 

は下部，中部，上部に細分することができる(第 15 図). 
下部には，緑色岩・チャートの中規模岩体と泥質混在 

岩が卓越し，緑色岩・チャート・泥岩・砂岩などの小規 
模岩体を伴うが，全体としては泥質混在岩の含有量がや 
や多い．緑色岩とチャートの岩体は互いに密接に伴って 
緑色岩-チャート複合岩体を構成し，向笠コンプレック 
スの基底部に沿って分布する(第 15 図の G-H)．上中町 
三田，三方町岩屋，黒田，ならびに美浜町の御岳山周辺 
で，顕著に認められる．基底部の緑色岩-チャート複合 
岩体の上位には，泥質混在岩とこれに包有される緑色 
岩・チャート・泥岩・砂岩などの小規模な岩体が累重す 
る(第 15 図の H-J)．これらの小規模な岩体は複合する 
ことなく，互いに孤立した状態で含まれている． 
中部では泥質混在岩が卓越し，緑色岩-チャート複合 

岩体のほか緑色岩・チャート・砂岩の小規模岩体を含む. 
緑色岩-チャート複合岩体は下部のものと比較すると規 
模が小さく中規模程度であり，側方への連続性に乏しい. 
上中町三

み

生
しょ

野
の

，三方町向笠-成
なる

出
で

などに分布している(第 
15 図の J，L)．泥質混在岩は緑色岩-チャート複合岩体 
の上位に累重し，緑色岩・チャート・砂岩などの小規模 
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岩体を挟在する．緑色岩-チャート複合岩体の分布が途 
切れる地域(上中町麻

あ

生
そ

野
の

，美浜町坂尻など)では，下部 
と中部の泥質混在岩とこれに包有される岩体の岩相・規 
模に明瞭な差異がないため，両者の識別は困難である． 
上部では，泥岩・砂岩などの砕岩からなる大規模岩 

体が卓越しており，泥質混在岩はあまり多くない(第 15 
図の J，L，M)．砕岩の大規模岩体は，上中町海士坂- 
三方町伊

い

良
ら

積
せき

と三方町苧
お

-早瀬にかけて，10 km 以上の 
側方延長をもって分布する．この砕岩岩体内部では， 
下位より泥岩，砂岩泥岩互層，砂岩・礫岩の順に累重す 

る上方粗粒化の岩相層序をなしているのが特徴である 
(第 15 図の L)．泥質混在岩は砕岩岩体の上位に見ら 
れ(第 15 図の K)，小浜市田

た

烏
がらす

周辺に分布する．チャー 
ト・砂岩などの小規模な岩体をわずかに含んでいる． 
なお伊藤ほか(1982)は，向笠コンプレックス上部の砕 
岩岩体に挟在される礫岩の岩相と産状を記載し，流紋 
岩(本報告では久々子花崗斑岩に属する石英斑岩：第Ⅳ 
章参照)の上位に整合に累重することから，この礫岩を 
上部白亜系足

あす

羽
わ

層群に対比した．しかしながら‘流紋岩' 

は小規模な貫入岩体であり，さらに礫岩は向笠コンブ 
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レックス上部の砂岩岩体中に挟在され，コンプレックス 
の延長方向に 7-8 km 程度追跡されることから，足羽層 
群に対比することはできない． 
(3）岩相組合せ・産状 

向笠コンプレックスは，緑色岩・石灰岩・チャート・ 
珪質泥岩・泥岩・砂岩・礫岩などから構成され，岩体の 
含有量と比較すると泥質混在岩の方がやや多い．構成岩 
の多くは大小様々な規模の岩体をなすが，緑色岩・ 
チャート・砂岩は比較的規模の大きい岩体をなす傾向に 
ある．特に緑色岩とチャートは複合岩体として，向笠コ 
ンプレックス下部-中部に分布することが多い．また石 
灰岩は，小規模な岩体として緑色岩に挟在されて分布し 
ている．一方，砂岩は泥岩・砂岩泥岩互層・礫岩を伴っ 
た大規模岩体を構成し，向笠コンプレックス上部の主体 
をなしている．これらに対し，珪質泥岩・泥岩ならびに 
砂岩泥岩互層(破断相も含む)は小規模な岩体をなし，単 
体として泥質混在岩に包有されている．泥質混在岩は向 
笠コンプレックス上部では多くないが，広範囲にわたっ 
て分布する． 

(4）対 比 

向笠コンプレックスは，礒見・黒田(1958)の鳥羽層群 
の大部分と宮川層群・河内層群・世久見層群の一部を合 
わせたものに相当し，伊藤ほか(1982)のグループ C・F 
とグループ D・G の一部を含む．また本コンプレックス 
は，熊川地域の下根来コンプレックスへ連続し，敦賀地 
域の樫

かし

曲
まがり

コンプレックスに対比される(第 4 表)． 
 

Ⅲ．3．3 世久見コンプレックス(新称)(Eg, El, Er, 
Ec, Ei, Em, Ea, Es, Ex) 

(1）命名・模式地・分布 

三方町世久見周辺を模式地(第 16 図）として，世久見 
コンプレックスと命名する．西津地域西部の小浜市西 
津・阿

あ

納
の

から三方町世久見・塩
しゃ

坂
く

越
し

・常神を経て，本地 
域北部の美浜町日向・笹田に至る若狭湾沿岸に広く分布 
する．世久見コンプレックスは，本地域における丹波テ 
レーンの構造的最上位に位置する．その下限は向笠コン 
プレックスと接し，また上限は，西隣の 鋸

のこぎり

崎
ざき

地域内の 
内
うち

外
と

海
み

半島において，超丹波テレーン(ペルム紀付加複 
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合体)と接する(第 17 図)．見掛けの層厚は 4,200 m 以 
上である． 
(2）構造層序 

世久見コンプレックスは，緑色岩・石灰岩・チャー 

ト・砕 岩からなる岩体と泥質混在岩より構成される混  
在相を呈している．岩体は小規模なものから，層厚 
1,000 m・側方延長 10 km 以上の大規模なものまで見ら 
れるが，全体的に泥質混在岩が卓越するのが特徴である. 
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泥質混在岩と岩体の分布様式の違いによって，世久見コ 
ンプレックスは下部と上部に細分することができる(第 
18 図)． 
下部は，中規模-大規模な緑色岩-チャート複合岩体と 

砂岩・泥岩などの砕岩岩体からなり，泥質混在岩を欠 
くことが特徴である．特に緑色岩-チャート複合岩体は, 
世久見コンプレックスの基底部に沿って分布し，本地域 
内では小浜市田

た

烏
がらす

周辺で分布が一旦途切れるが，北端 
から南端にわたって 15 km 以上連続する．南西部の小 
浜市大谷周辺では，緑色岩-チャート複合岩体の層厚は 
薄く100 m 程度である(第 18 図の R)．これに対し北東 
側では，緑色岩-チャート複合岩体の層厚は 500 m 程度 
まで増加するとともに，上位に大規模な砕岩岩体が累 
重する特徴が認められる(第 18 図の U-Y)． 
上部では，泥質混在岩と緑色岩・チャートの小規模- 

中規模岩体が主体をなす．より上位の地域(小浜市阿納 
尻北西，三方町常神南方)では，泥岩・砂岩などからな 
る中規模岩体が増加する傾向がある(第 18 図の O)．西 
北西-東南東方向の軸跡をもつ半波長 300-500 m 程度の 
褶曲のために正確ではないが，上部の層厚は 3,000 m 
を越え，世久見コンプレックスの大部分を占めることが 
わかる． 
(3）岩相組合せ・産状 

世久見コンプレックスは，緑色岩・石灰岩・チャー 

ト・珪質泥岩・泥岩・砂岩などから構成される．泥質混 
在岩を主体とする上部が広く分布するため，岩体の含有 
量と比較すると泥質混在岩の方が圧倒的に多い．構成岩 
の多くは小規模-中規模の岩体を構成し，泥質混在岩に 
包有されている．これらの岩体と泥質混在岩は，世久見 
コンプレックス上部の主体をなしているのが特徴である. 
一方，緑色岩とチャートは比較的規模の大きい岩体をな 
す場合もあり，両者は複合岩体として世久見コンプレッ 
クス下部を構成している．また，砂岩は泥岩・砂岩泥岩 
互層を伴って砕岩岩体を構成するが，日向湖・水月湖 
北西方の世久見コンプレックス下部では大規模な砕岩 
岩体として緑色岩-チャート複合岩体の上位に累重する 
のに対し，本地域西端の上部では中規模を砕岩岩体と 
して泥質混在岩に包有されるという相違がある．さらに 
前者の場合，緑色岩-チャート複合岩体と砕岩岩体は 
密接に伴い，緑色岩-チャート複合岩体の分布が狭く途 
切れる地域では砕岩岩体の分布が乏しくなるという特 
徴が見られる． 
世久見コンプレックスの岩相組合せの特徴として，赤 

色珪質泥岩と玄武岩石灰岩礫岩を挙げることができる． 
赤色珪質泥岩の分布は，地質図に表現できるほどの規模 
はなくまれにしか見られないが，小浜市矢代ならびに大 
浜ではまとまった分布をなしている．特に矢代周辺では, 
緑色岩の上位に赤色珪質泥岩と玄武岩石灰岩礫岩が整合 



― 22 ― 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

的に累重していることが確認できる(後述)． 
(4）対 比 

本コンプレックスは，礒見・黒田(1958)の宮川層群・ 
河内層群・世久見層群の大部分と鳥羽層群の一部を合わ 
せたものに相当し，伊藤ほか(1982)のグループ A・B・ 
E  とグループ D・F・G の一部を含む．また本コンプ 
レックスは，熊川地域の多田コンプレックスヘ連続する 
が，敦賀地域にはこれに対比されるコンプレックスは分 
布しない.第 4 表)． 

 
Ⅲ．4 岩 相 

 
Ⅲ．4．1 緑色岩 (Sg, Mg, Eg) 
緑色岩は新庄・向笠・世久見の各コンプレックスに多 

く含まれる．玄武岩とドレライトを主体とし，玄武岩火 
山砕岩を普遍的に含む．一般的に，緑色岩はごく低度 
の変成を受けているが硬固な岩石である．しかしながら 
場所により剪断と顕著な風化・変質を被っており，この 
ような露頭では，肉眼での原岩の識別が困難であるばか 
りか鏡下観察においても判別しにくい． 
玄武岩は暗赤色-暗褐色あるいは暗緑色を呈し，露頭 

では塊状ないし枕状の熔岩として見られる(第 19 図 a). 
枕状熔岩には発泡構造が見られることが多く，その空 
はしばしば方解石で充塡されている．顕微鏡下では，問 
粒状(インターグラニュラー)組織を示す中粒・短冊状の 
斜長石からなる石基と，斜長石や普通輝石からなる斑晶 
が認めれる(第 21 図 a-b)．また，まれに径 1-3 cm 程度 
の斜長石斑晶を多く含む玄武岩も見られる(第 19 図 b). 

第 19 図 緑色岩の露頭写真(Ⅰ) 
(a)：枕状溶岩(小浜市阿納)，

(b)：斜長石巨晶を含む玄武岩

(小浜市釣姫)．ハンマーの長

さは約 30 cm． 
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ドレライトは暗緑色で塊状を岩石であり，露頭では硬く 
無構造を岩体として露出することが多い(第 20 図 a)． 
顕微鏡下では，斜長石と普通輝石を主成分鉱物とし不透 
明鉱物やかんらん石が含まれることが確認できる(第 21 
図 c-d)．またドレライトは玄武岩に比べ構成鉱物の粒 
径が大きく，オフィティック組織が発達している． 
一方，玄武岩火山砕岩は玄武岩起源の細粒-粗粒な 

粒子からなり，露頭では赤褐色-緑褐色を呈している(第 
20 図 b)．構成粒子としては，極細粒-粗粒な玄武岩起源 
の岩片やその破砕物を主体とし，石英・斜長石・変質し 
た輝石などの鉱物粒子を多く含む(第 21 図 e)．しかしな 
がら岩石片などの陸源性の物質は含まれていない．部分 
的に玄武岩や石灰岩の亜角礫を含む不淘汰礫岩を挟むこ 
とがある．また不定形でガラス質の破片を含んだハイア 

ロクラスタイトも，しばしば見られる(第 21 図 f)． 
なお緑色岩の起源については，中江(1991)は主に西隣 

の小浜地域における玄武岩の全岩主要元素・微量元素の 
化学組成を検討し，海洋島起源のアルカリ玄武岩・ソレ 
アイト，及び海嶺起源のソレアイトに由来するとした． 
武藤・石渡(1999，2000)は西津地域周辺の緑色岩の組成 
分析を行ない，海洋島玄武岩と海嶺玄武岩の中間的な組 
成のソレアイトが多く，一部で海洋島起源のアルカリ玄 
武岩が小規模に貫入していると結論づけた． 

 
Ⅲ．4．2 石灰岩 (Sl, Ml, El) 
石灰岩の分布はあまり多くないが，新庄コンプレック 

ス中に小規模岩体として比較的多く認められる．さらに 
向笠コンプレックスと世久見コンプレックスでは，玄武 

第 20 図 緑色岩の露頭写真(Ⅱ) 
(a)：新庄コンプレックス下

部の緑色岩-チャート複合岩

体．矢印の左側がドレライト,

右側がチャート．左下に人物

(美浜町粟柄谷川沿い )，

(b)：玄武岩火山砕岩(美浜

町早瀬)． 
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岩と石灰岩を礫とする礫岩(以下，玄武岩石灰岩礫岩と 
呼ぶ)や石灰岩の砕粒子からなる石灰質砂岩として産 
出する．なお地質図では，玄武岩石灰岩礫岩と石灰質砂 
岩も石灰岩に一括して表した． 
岩体をなす石灰岩は，灰色-灰白色を呈し結晶質で塊 

状なミクライトが多い．一方，玄武岩石灰岩礫岩は基質 

を全く含まずに，玄武岩と石灰岩からなる長径 1-30 cm 
程度(最大約 50 cm)のレンズ状の礫から構成される(第 
22 図 a)．極細礫岩の鏡下観察でも同様に，不定形をし 
た玄武岩片と石灰岩片が基質をほとんど挟まずに接して 
いる様子が確認できる.第 23 図)．この礫岩はより上位 
になるに従い，礫径が小さくなるとともに玄武岩の量が 

第 21 図 緑色岩の薄片写真 
(a)-(b)：玄武岩．中粒・短冊状の斜長石からなる石基が間粒状組織を示す(a：単ニコル，b：直交ニコ

ル)．(c)-(d)：ドレライト．斜長石と普通輝石を主成分鉱物とし不透明鉱物やかんらん石を含み，オフィ

ティック組織-サブオフィティック組織が発達している(c：単ニコル，d：直交ニコル)．(e)：玄武岩火

山砕岩．玄武岩質岩起源の岩片や斜長石などの鉱物粒子からなる(単ニコル)．(f)：ハイアロクラスタ

イト．散在した不定形のガラス質破片が見られる(単ニコル)． 
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第 23 図 玄武岩石灰岩礫岩の薄片写真 

基質を含まず玄武岩と石灰岩の極細礫からなる. 

減少し石灰岩が増加することで，石灰質砂岩となる(第 
22 図 b)．なお，礒見・黒田(1958)は西隣の小浜地域か 
ら既にこの玄武岩石灰岩礫岩の産状を記しており，石灰 
岩の礫から中期ペルム紀を示す紡錘虫化石(Pseudofusulina 
japonica, Parafusulina kaerimizensis, Parafuzulina cf. 
edoensis, Neoschwagerzna simplex, Neoschwagerina 
craticulifera）の産出を報告した． 

 
Ⅲ．4．3 赤色珪質泥岩 (Er) 
赤色珪質泥岩の分布は地質図に表現できるほどの規模 

はなく，まれにしか見られなかった．ただし世久見コン 
プレックスにおいては比較的顕著に認められ，本地域西 
部の小浜市矢代ならびに大浜ではまとまった分布をなし 
ている．矢代では，緑色岩の上位を覆う赤色珪質泥岩あ 

第 22 図 玄武岩石灰岩礫岩と石灰質砂

岩の露頭写真 
(a)：玄武岩と石灰岩の中礫

(径 10-30 cm 程度)からなる

礫岩(小浜市矢代)，(b)：石灰

質砂岩(小浜市矢代)．ハン

マーの長さは約 30 cm． 
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るいは赤色泥岩が確認でき(第 24 図 a)，さらに上位に 
は赤色チャートと上述の玄武岩石灰岩礫岩が整合的に累 
重する．なおこの累重関係については，石渡・中江 
(2001)に紹介されている． 
顕微鏡下では，定向配列する微細な粘土鉱物と暗赤 

色-暗褐色の筋が観察され，このほかに玄武岩の細粒な 
岩片や石英・斜長石の粒子からなることがわかる(第 24 
図 b)．また珪質に見えるのは，部分的に海綿の骨針が 
多く含まれることによると考えられる(第 24 図 c)． 

 
Ⅲ．4．4 チャート (Sc, Mc, Ec) 
チャートは，すべてのコンプレックスに普遍的に見ら 

れ，様々な規模の岩体として分布するほか泥質混在岩中 
の岩塊としても認められる．さらに中規模-大規模の 
チャート岩体は，既述のように緑色岩と密接に伴って露 
出する傾向が強い(第 20 図 a)． 
珪質層と泥岩薄層との律動的な互層からなる層状 

チャートとして露出することが多い(第 25 図 a)が，泥 
岩薄層が欠如し層理が不明瞭になる場合も認められる． 
珪質層の層厚は 1-5 cm 程度で，一般的に灰色-暗灰色- 
黒色を呈するが，白色あるいは灰緑色を呈する場合もあ 
る．緑色岩の上位のチャートは，赤色ないし暗赤色を呈 
することが多い．一方，泥岩薄層は層厚は 5 mm 以下 
で黒色を呈する． 
鏡下観察から，隠微晶質-微晶質石英と粘土鉱物から 

構成され，シルト大以上の明瞭な砕粒子は全く認めら 
れないことがわかる(第 26 図 a)．一般的には，再結晶 
化が著しく石英脈が多く発達し，このため放散虫遺骸や 
海綿骨針などの保存状態は概して良くない．また赤色 
チャートには，不透明鉱物が多く含まれている． 

 
Ⅲ．4．5 珪質泥岩 (Si, Mi, Ei) 
珪質泥岩はチャートの近傍に露出することが多く，し 

ばしば層状チャートから漸移しその上位に重なる．また, 

第 24 図 赤色珪質泥岩の露頭写真と薄

片写真 
(a)：緑色岩の上位に累重す

る赤色珪質泥岩．ハンマーよ

り上方が赤色珪質泥岩(小浜

市矢代)，(b)-(c)：鏡下(単ニ

コル)では，微細な粘土鉱物

と石英などの鉱物粒子のほか

暗赤色-暗褐色の筋が見られ

る(b)．海綿骨針が含まれる

とより珪質になる(c)． 
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酸性凝灰岩を伴いそれと互層する場合もある．酸性凝灰 
岩はこのように珪質泥岩に伴って分布することが多いが, 
地質図に表現できるほどの分布域がないので，珪質泥岩 
に含めておく． 
珪質泥岩は暗灰色-灰白色を呈し，葉理などの内部堆 

積構造がほとんど見られない均質な泥岩である．一般に 
スレート劈開が発達するが，塊状無構造を場合もある． 
鏡下観察からは，極微細な石英粒子や粘土鉱物からなる 
基質中に保存良好な放散虫化石を頻繁に含んでることが 
わかる．石英などのシルト大の砕粒子や不透明鉱物が 
見られるが，あまり多くない(第 26 図 b)． 
一方，酸性凝灰岩は白色-灰白色を示すが，風化した 

露頭では黄褐色を呈する．細粒-中粒で比較的塊状であ 
るが，珪質泥岩あるいは泥岩と互層することも多い(第 

25 図 b)．鏡下では，極細粒-細粒の粒子からなる基質に 
角張った中粒-極粗粒な石英・斜長石などが散在するこ 
とが観察される(第 26 図 c-d)． 

 
Ⅲ．4．6 泥岩 (Sm, Mm, Em) 
泥岩には，暗灰色の均質な泥岩やシルト質泥岩，ある 

いはスレート劈開が発達する黒色の泥岩など，岩相の異 
なる泥質岩が含まれる．通常は，シルト大以下の砕粒 
子からなる暗灰色-黒色の泥岩(第 27 図 a)である．シル 
ト-細粒砂の葉理ないし薄層を挟在することもあり，部 
分的に粗粒なところはシルト岩となる．鏡下では，石英 
や長石などの砕粒子と粘土鉱物が認められ，また微細 
な粘土鉱物が走向配列する様子が観察される(第 26 図e). 
より細粒を泥岩，特に暗灰色の泥岩は鏡下においても構 

第 25 図 チャートと酸性凝灰岩の露頭

写真 
(a)：チャートは珪質層と泥

質層の律動的な細互層からな

る，(b)：酸性凝灰岩と泥岩

薄層の互層．ハンマーの長さ

は約 30 cm．(小浜市阿納）
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成粒子の大きさが均質であるが，シルト質泥岩や細粒砂 
からなる葉理の発達した泥岩では，構成粒子の粒径は 
様々である(第 26 図 f)． 

 
Ⅲ．4．7 砂岩泥岩互層 (Sa, Ma, Ea) 
露頭では砂岩泥岩互層を，砂岩と泥岩の量比によって 

泥岩優勢と砂岩優勢に，また砂岩層の層厚によって薄層 
理互層と厚層理互層に識別した．薄層理互層は，層厚 
2-20 cm の砂岩と層厚 5-30 cm の泥岩からなる．厚層 
理互層(第 27 図 b)は，層厚数 10 cm-1 m 程度の砂岩と 
層厚 10-50 cm 程度の泥岩からなり，ときには幾層かの 
砂岩層が癒合して，非常に厚い(5-10 m 程度)無層理で 
塊状の砂岩も伴う．泥岩優勢の薄層理互層では，砂岩の 
単層が延性的に膨縮したりあるいは剪断作用を受けて 
様々な程度でレンズ状に破断されることで，破断砂岩泥 
岩互層をなすことが多い． 

砂岩は，灰色-暗灰色を呈し中粒-粗粒の砕粒子から 
なる．構成粒子は石英が最も多く，次いで斜長石・カリ 
長石や岩片・不透明鉱物が見られる．長径 1-3 mm 程 
度の雲母片が層理面に沿って多く含まれる．級化構造や 
斜交葉理などの内部堆積構造も一部では認められるが， 
地層の上下判定は一般に困難である．泥岩には，層厚数 
mm-1 cm 程度のシルト-中粒砂からなる平行葉理を挟 
む場合がある． 

 
Ⅲ．4．8 砂岩 (Ss, Ms, Es) 
一般的には，泥質混在岩に包有された小規模-中規模 

岩体を構成するが，向笠コンプレックス上部のように， 
層厚 500 m 以上で走向方向に 10 km 程度連続する非常 
に大きなシート状岩体として分布することもある．小規 
模-中規模岩体の砂岩は，層理が不明瞭になった塊状砂 
岩としてみられることが多い．これに対し大規模岩体で 

第 26 図 
チャート・珪質泥岩・酸

性凝灰岩・泥岩の薄片写

真 
(a)：チャート(直交ニコ

ル)，(b)：珪質泥岩(単

ニコル)，(c)：細粒な酸

性凝灰岩(直交ニコル)，

(d)：粗粒な酸性凝灰岩

(直交ニコル)，(e)：暗

灰色泥岩(単ニコル)，

(f)：葉理質泥岩(単ニコ

ル)．矢印は放散虫化石

を示す． 
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第 27 図 泥岩及び砂岩泥岩互層の露頭写真 
(a)：黒色泥岩(三方町向笠峠)，(b)：厚層理互層(上中町海士坂)，ハンマーの長さは約 30 cm．

第 28 図 砂岩の露頭写真 
(a)：層理がやや不明瞭な塊

状砂岩，(b)：泥岩のぎ取

り岩片を含む極粗粒砂岩．

ハンマーの長さは約 30 cm.

(美浜町早瀬） 
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は，砂岩には成層構造が比較的明瞭に見られるほか，砂 
岩泥岩互層や礫岩を伴う．砂岩は中粒-粗粒の砕粒子 
からなり，露頭では一般に暗灰色を呈する(第 28 図 a). 
成層する砂岩では，しばしば級化構造が見られるととも 
に泥岩-シルト岩の薄層を挟む．また厚層理の砂岩単層 
の基底部には，長径数 mm-最大 30 cm 程度の泥岩の 
ぎ取り岩片(泥岩クラスト）を含む極粗粒砂岩が見られる 
(第 28 図 b)． 
鏡下では，石英が最も卓越しており次いで斜長石・黒 

雲母・岩片などが多いことが確認できる(第 29 図)．こ 
れらの構成粒子はあまり円磨されておらず，粗粒砂岩で 
はその傾向が強い． 

 
Ⅲ．4．9 礫岩 (Mb) 
礫岩は砂岩に伴って露出するが，分布は狭くしかもそ 

のほとんどは細礫からなるので，地質図では砂岩に含め 
た．しかしながら，向笠コンプレックス上部の大規模な 
砂岩岩体には礫岩が普遍的に挟在し，地質図に表現でき 
るだけの分布をもっている． 
向笠コンプレックスに見られる礫岩は，一般に粗粒砂 

からなる基質に支持された径 1 mm-3 cm  程度の亜円 
礫-亜角礫からなる(第 30 図 a)．礫の淘汰は良くない． 
粗粒な層準では，砂岩礫や泥岩礫の径が最大で 10 cm 
に達する(第 30 図 b)．礫種はチャートと泥岩が多く， 
次いで酸性凝灰岩・珪質泥岩・砂岩などが含まれる． 

 
Ⅲ．4．10 泥質混在岩 (Sx, Mx, Ex) 
泥質混在岩は様々な岩相からなる岩塊を含む泥質岩で 

ある．基質は黒色-暗灰色を呈し，シルト-細粒砂大の砕 
粒子を含む淘汰の悪い泥岩である．また劈開が発達し, 

第 29 図 砂岩の薄片写真 
(a)：細粒砂岩，(b)：粗粒砂岩．(直交ニコル）

第 30 図 礫岩の露頭写真 
(a)：小礫-中礫大の亜円-亜角礫からなる礫岩．ハンマーの長さは約 30 cm．(b)：泥岩・砂岩の亜円礫と

チャートの角礫を含む礫岩転石の近影．レンズキャップの直径は約 5 cm．(三方町向笠峠） 
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そのため強い離性を示すことが多い．岩塊は砂岩・珪 
質泥岩・チャート・石灰岩・玄武岩といった様々な岩相 
からなるが，砂岩の岩塊が量的に最も多く，チャートや 
緑色岩の岩塊は比較的少ない．岩塊は長径が数 cm から 
数 m 程度の規模をもち，完全に分離・分散し基質に支 
持されたような産状を示す． 
第 31 図に，様々な泥質混在岩の産状を示す．(a)では 

岩塊をほとんど含まないが，シルト葉理を挟む劈開の発 
達した泥岩が褶曲するとともに，剪断の発達に伴う小断 

層によって複雑に変形した様子が示されている．(b)は 
レンズ状の砂岩岩塊を含む泥質混在岩，(c)-(d)は砂岩・ 
チャートの岩塊を含む泥質混在岩，(e)-(f)は砂岩・ 
チャート・緑色岩の岩塊を含む泥質混在岩を示す． 

 
Ⅲ．5 産出化石と地質年代 

 
西津地域の丹波テレーンにおいては，これまでに石灰 

岩からペルム紀の紡錘虫化石(第 5 表)，チャートからぺ 

第 31 図 泥質混在岩の露頭写真 
(a)：劈開と小断層が発達した破断した葉理質泥岩(小浜市志積)，(b)：砂岩の岩塊を含む泥質混在岩(三

方町常神)，(c)-(d)：砂岩とチャートの岩塊を含む泥質混在岩(c：三方町世久見，d：小浜市西小川)，

(e)-(f)：緑色岩の岩塊を含む泥質混在岩(三方町小川)．ハンマーの長さは約 30 cm． 
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ルム紀・三畳紀・ジュラ紀の放散虫化石(第 6-7 表)，そ 
して珪質泥岩及び泥岩から三畳紀・ジュラ紀の放散虫化 
石(第 8 表)の産出報告がある(礒見・黒田，1958；伊藤 
ほか，1982；木戸，1986；藤井，1991；Nakae，2001, 
2002)． 

 
Ⅲ．5．1 紡錘虫化石 

第 5 表に，礒見・黒田(1958)によって報告された紡錘 
虫化石を掲載した．向笠コンプレックスと世久見コンプ 
レックスの石灰岩から産出した紡錘虫化石の種構成には 
大きな違いはなく，全体的に前期ペルム紀-中期ペルム 
紀初頭ないし前半を示している． 

Tri t ic i tes  属の生存期間は石炭紀末から Sakmarian 
期中頃(前期ペルム紀)まで，また Paraschwagerina 属 
は主に Asselian 期-Sakmarian 期中頃(前期ペルム紀) 
にかけて棲息した属である(Ross, 1995)．このことから, 
世久見コンプレックスの石灰岩(地点 F1，F13)は前期ペ 
ルム紀を示す可能性が高い． 

Pseudodoliolina ozawai, Neoschwagerina simplex, 
Parafusulica kaerimizensis は，N. simplex 帯（Ishii, 
1990）または P. kaerimizensis 帯（Ozawa and Kobaya- 
shi, 1990）を特徴づける種である．また Neoschwagerina 
craticulifera は，N. simplex 帯上位の N. craticulifera 帯 
(Ishii, 1990；Ozawa and Kobayashi, 1990）を代表する 
種である．これらの化石帯は中期ペルム紀の初頭ないし 
前半を示す．一方 Verbeekina verbeeki, Parafusulina 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

gigantea, Parafusulina edoensis は，さらに上位層準に 
位置づけられている Afghanella schencki ― V. verbeeki 
帯（Ozawa and Kobayashi, 1990）を構成し，中期ペル 
ム紀の中頃を示している．向笠コンプレックスの 2 地点 
(F14, 15)の石灰岩，及び地点 F1，F13 以外の世久見コ 
ンプレックスの石灰岩の年代は，これらの紡錘虫化石よ 
り中期ペルム紀の前半であると考えられる． 

 
Ⅲ．5．2 放散虫化石 

西津地域からは，伊藤ほか(1982)，木戸(1986)，藤井 
(1991)，Nakae（2001，2002)によって，ペルム紀から中 
期ジュラ紀の放散虫化石の産出が報告されている．第 6 
表から第 8 表までに，新庄・向笠・世久見の各コンプ 
レックスから産出した放散虫化石を掲げた．以下に，各 
コンプレックスの岩相ごとに記述する． 
(1）新庄コンプレックス 

チャート：木戸(1986)は，地点 R6(美浜町・松屋東方) 
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からペルム紀放散虫化石の産出を報告した(第 6 表)．そ 
れによると，上下約 10 m 離れた層準からそれぞれ中期 
ペルム紀の後半を示す Follicucullus cf. monacanthus と 
Follicucullus cf. ventricosus, ならびに後期ペルム紀を 
示す Follicucullus scholasticus が産出している． 

Nakae（2002)は，3 地点から後期三畳紀ならびに前 
期-中期ジュラ紀の放散虫化石の産出を報告した(第 7 
表)．地点 R12(敦賀地域内の美浜町折戸谷川)では，後 
期三畳紀と推定される Sarla（?)属や Archaeosemantis 
属の放散虫化石が産出している．折戸谷川北方の地点 
R13 からは，前期ジュラ紀の初頭を示す Pantanellium 
cf. kluense のほかに，Eucyrtidiellum 属や Parahsuum 
属の放散虫化石が産出している．さらに地点 R14(美浜 

町田代東方の横谷川)では，Tricolocapsa cf. rüsti と 
Stichocapsa tegiminis が共産していることから，中期 
ジュラ紀の中頃を示すと考えられる． 
なお，これらの 4 地点のチャートは，新庄コンプレッ 

クス下部の大規模な緑色岩-チャート複合岩体に属して 
いる． 
珪質泥岩：木戸（1986）は，上述の地点 R6 より約 

500 m 東方に位置する地点 R21(敦賀地域内の折戸谷川) 
から，Hsuum 属，Parahsuum (?)属，Archaeodictyomitra 
属，Eucyrtidiellum 属などの放散虫化石の産出を報告し 
(第 8 表)，中期ジュラ紀の前半を示すと推定した． 
泥 岩：2 地点からジュラ紀を示す放散虫化石が産出 

した(第 8 表；Nakae, 2002)．そのうち地点 R22(美浜 



― 34 ― 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

町折戸谷川北方)から産出した Tricolocapsa cf. rüsti と 
T. plicarum の共存関係から，年代は中期ジュラ紀の中 
頃であると判断される． 
(2）向笠コンプレックス 

チャート：Nakae（2001)によると，3 地点からペルム 
紀の放散虫化石が産出している(第 6 表)．地点 R3(上中 
町三田)からは，Albaillella cf. protolevis, Gustefana 
obliqueannulata, Latentifistula (?) sp.などが産出し，後 
期ペルム紀の中頃を示す．また，美浜町太田南方の地点 
R4 と地点 R5 から産出した Pseudoalbaillella 属の放散 
虫化石は，後期石炭紀から中期ペルム紀までの長期間生 
存したことが知られている．このうち地点 R5 から産出 
した Pseudoalbaillella cf. fusiformis は，中期ペルム紀 
の前半を示す．これら 3 地点のチャートは，向笠コンプ 
レックス下部の大規模な緑色岩-チャート複合岩体に属 
している． 
なお伊藤ほか(1982)は，上中町大鳥羽から前期ジュラ 

紀と推定される放散虫化石の産出を報告した．しかしな 
がら，詳細な産出地点と珪質泥岩・チャートの識別が明 
確にされていないので，本報告ではこの年代を取り上げ 
ない． 
泥 岩：地点 R19(三方町向笠)と R20(上中町海士坂) 

からは，Hsuum 属，Parahsuum 属，Parvicingula (?)属 
の放散虫化石が産出している．年代は前期ジュラ紀ある 
いはジュラ紀の範囲内であると考えられるが，詳細には 
限定できない(第 8 表；Nakae, 2002)． 

(3）世久見コンプレックス 

チャート：地点 R2(三方町食見)からは Albaillella 
sinuata, Pseudoalbaillella cf. longicornis, Pseudoalbail- 
lella cf. scalprata が共産し，また地点 R1(三方町世久見 
北東)からは Albaillella 属, Latentifistula 属, Follicucul- 
lus (?)属の放散虫化石が産出した(第 6 表)．これらはそ 
れぞれ，前期ペルム紀の後半と中期ペルム紀ないし後期 
ペルム紀を示すと推定される(Nakae, 2001)． 
地点 R8(小浜市大浜)の 2 試料からは，それぞれ三畳 

紀ならびにジュラ紀と推定される放散虫化石が産出して 
いる(第 7 表；Nakae, 2002)． 
藤井(1991)によると，地点 R10(三方町世久見)と地点 

R11(梅岳西方)からは，Parvicingula cf. gigantocornis 
や Hsuum cf. infirmum のほか，Trillus 属，Zartus 属 
などの放散虫化石が得られており，さらに地点 R9(小浜 
市大浜)からは，Bagotum (?)属，Canoptum 属，Para- 
hsuum (?)属などの放散虫化石も産出している(第 7 表). 
これらはそれぞれ，前期ジュラ紀の後半(Pliensbachian- 
Toarcian)と，前期ジュラ紀を示す． 
伊藤ほか(1982)は，三方町世久見南東方ならびに黒 

崎-大浜周辺において前期ジュラ紀と推定される放散虫 
化石の産出を報告した．しかしながら，詳細な産出地点 
と珪質泥岩・チャートの識別が明確にされていないので, 
本報告ではこの年代を考慮しないでおく． 
地点 R1 と地点 R10 は，世久見コンプレックス下部の 

大規模な緑色岩-チャート複合岩体に位置し，これらに 
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対し地点 R2 と地点 R7-9 は，泥質混在岩が卓越する世 
久見コンプレックス上部に相当する小規模-中規模 
チャート岩体に含まれる． 
珪質泥岩：地点 R15(小浜市犬熊南方)からは，Eucyr- 

tidiellum 属，Hsuum 属，Protunuma 属，Tricolocapsa 
属などのジュラ紀を示す放散虫化石が産出しているのに 
対し，地点 R16(三方町食見北方)では，後期三畳紀の後 
半を示す Betraccium perilense と B. deweveri が産出し 
ている(第 8 表；Nakae, 2002)． 
泥 岩：地点 R17(三方町食見南方)と地点 R18(三方 

町食見北西方)からは，Canoptum  属，Bagotum  属， 
Hsuum 属，Parahsuum 属などの前期ジュラ紀放散虫が 
産出している(第 8 表；Nakae, 2002)． 

 
Ⅲ．5．3 地質年代 

これまでに記述した産出化石種の指示年代に基づいて, 
丹波テレーンの地質年代をまとめる．なお，第 32 図に 
岩相と地質年代の関係を示す． 
(1）新庄コンプレックス 

石灰岩からの化石の産出報告が無いので，その年代は 
不明である．チャートは，中期ペルム紀の後半，前期 
ジュラ紀の初頭，ならびに中期ジュラ紀の中頃を示して 
いる．このほか，後期ペルム紀と後期三畳紀のある期間 
も含むと推定される．また，珪質泥岩は中期ジュラ紀の 
前半ないし中頃を，そして泥岩は中期ジュラ紀の中頃を 
示している． 
(2）向笠コンプレックス 

石灰岩は中期ペルム紀の前半ないし中頃の期間を，ま 
たチャートは中期ペルム紀の前半と後期ペルム紀の中頃 
を示している．泥岩の年代は詳細には決まらないが，前 
期ジュラ紀あるいはジュラ紀の範囲内であると考えられ 
る． 
(3）世久見コンプレックス 

石灰岩の年代は，前期ペルム紀から中期ペルム紀の中 
頃の期間を示している．チャートは，前期ペルム紀の後 
半と前期ジュラ紀の後半を示しているほか，中期ペルム 
紀-後期ペルム紀，三畳紀，ならびにジュラ紀のある期 
間を含む可能性があると推定される．珪質泥岩はジュラ 
紀のある期間の年代を示すほか，後期三畳紀の後半を示 
している．泥岩の詳細な年代は不明であるが，おおよそ 
前期ジュラ紀の範囲内であると判断される． 

 
Ⅲ．5．4 復元層序 

西津地域の丹波テレーンからの化石の産出報告は多い 
とはいえず，コンプレックス構成岩の年代をすべて決定 
することができない．したがって，本研究で得られた岩 
相と年代の関係(第 32 図)と，対比が可能な隣接地域で 
の研究成果(中江・吉岡，1998；栗本ほか，1999)とをあ 
わせて，本地域の丹波テレーンの堆積・形成年代を推定 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

し各コンプレックスの初生層序を復元する(第 33 図). 
(1）新庄コンプレックス 

新庄コンプレックスは，熊川地域の河内コンプレック 
ス(中江・吉岡，1998)と敦賀地域の菅並コンプレックス 
(栗本ほか，1999)の側方延長である(第 4 表)．両コンプ 
レックスの緑色岩は，これに付随する石灰岩の年代が前 
期-中期ペルム紀を示す(中江・吉岡，1998；栗本ほか, 
1999)ことから，前期ペルム紀あるいはそれ以前と推定 
される．また河内コンプレックスでは，チャートが後期 
ペルム紀・前期-中期ジュラ紀，珪質泥岩と泥岩が中期 
ジュラ紀，そして菅並コンプレックスでは，チャートは 
中期ペルム紀を示している(中江・吉岡，1998；栗本ほ 
か，1999)． 
新庄コンプレックスの初生的な岩相層序は，下位より 

緑色岩(下部ペルム系)，石灰岩(下部-中部ペルム系)， 
チャート（下部ペルム系-中部ジュラ系)，珪質泥岩(下 
部-中部ジュラ系)，泥岩(中部ジュラ系)であると判断さ 
れる． 
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(2）向笠コンプレックス 

向笠コンプレックスは，熊川地域の下根来コンプレッ 
クス(中江・吉岡，1998)の北方延長である(第 4 表)．し 
たがって，下根来コンプレックスの石灰岩(石炭紀末-前 
期ペルム紀)，チャート（前期 ? -中期ペルム紀)，珪質泥 
岩ならびに泥岩(中期ジュラ紀)の年代を考慮すると，向 
笠コンプレックスの初生的な岩相層序は，下位から緑色 
岩(上部石炭系)，石灰岩(上部石炭系-中部ペルム系)， 
チャート(下部ペルム系 ? -下部ジュラ系)，珪質泥岩(下 
部ジュラ系)，泥岩(下部-中部ジュラ系）となる． 
(3）世久見コンプレックス 

世久見コンプレックスは，熊川地域の多田コンプレッ 
クス(中江・吉岡，1998)の北方延長である(第 4 表)．し 
かしながら，多田コンプレックスならびにさらに西方延 
長(小浜地域)の古和木コンプレックス(Nakae，1992) 
からは化石の産出報告がなく，したがって世久見コンプ 
レックスの年代を本報告で示した範囲より詳細にするこ 
とはできない．なお，第 33 図に復元した世久見コンプ 
レックスの初生層序は，本調査・研究と Nakae（1993) 
に基づいて編集・作成した．これらより世久見コンプ 
レックスの初生的な岩相層序は，下位より緑色岩(上部 

石炭系)，石灰岩(最上部石炭系-中部ペルム系)，チャー 
ト(下部ペルム系-下部ジュラ系)，珪質泥岩(上部三畳 
系-下部ジュラ系)，泥岩(下部ジュラ系)から構成されて 
いると判断される． 

 
Ⅲ．6 地質構造 

 
ここでは，雲谷山花崗岩・江若花崗岩の貫入以前に形 

成されたと考えられる丹波テレーンの地質構造について 
記述する．第 34 図には，西津地域における丹波テレー 
ンの地質大構造の概要を図示した． 

 
Ⅲ．6．1 コンプレックス境界断層 

コンプレックス境界が露頭で観察できるのは非常に少 
なく，中でも新庄コンプレックスと向笠コンプレックス 
の境界は，露出状況が悪く関係は不明である．しかしな 
がら西津地域で確認された地点では，コンプレックス境 
界は断層関係である．推定される境界断層は，上盤側の 
コンプレックスの帯状配列や泥質混在岩ならびに岩体の 
走向・傾斜に対して極めて低角な断層であると判断され 
る．ここでは，幾つかの地域で観察された境界断層周辺 
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の地質について記述する． 
(1）刀根・新庄コンプレックスの境界 

美浜町折戸谷川沿いとその北方の林道(敦賀地域内)に 
は，新庄コンプレックス下部-中部と下位の刀根コンプ 
レックスが分布するが，両コンプレックスの境界を示す 
露頭は見られない(第 11 図)．ここでは，刀根コンプ 
レックスの泥岩あるいは砂岩泥岩互層が南北走向ないし 
北北西-南南東走向で西傾斜を示しているのに対し，新庄 
コンプレックスの緑色岩・チャートの走向は北東-南西 
を示しており，境界の上下で両者の走向が大きく斜交し 
ている．さらに，緑色岩・チャートの分布と推定される 
コンプレックス境界は北北東-南南西方向に延び， 
チャートの走向に対してコンプレックス境界は斜交して 
いる．これらのことから，新庄コンプレックス基底部は 
緑色岩・チャートの分布方向に斜交した断層によって断 
たれたと判断できる． 
(2）新庄・向笠コンプレックスの境界 

本地域南部の三方町岩屋-上中町大鳥羽周辺(第 14 図) 
では，東端に分布する新庄コンプレックス上部の泥質混 
在岩に包有されたチャート岩体の走向(南北方向）と，そ 
の上位の向笠コンプレックス下部の緑色岩岩体の延長方 
向(東西ないし東北東-西南西)は斜交し，チャート岩体 
が緑色岩岩体によって断たれている．さらに，これより 
西側に分布する新庄コンプレックスの泥質混在岩が東北 
東-西南西走向を示すのに対し，その上位の向笠コンプ 
レックスの緑色岩-チャート複合岩体は南北ないし北北 
東-南南西の走向を示している． 
一方，本地域東部の美浜町太田-奥周辺では，新庄コ 

ンプレックス中部の大規模な砂岩岩体の上位に，向笠コ 
ンプレックス下部の緑色岩-チャート複合岩体が累重し 
ている(地質図参照)．ここでは，緑色岩-チャート複合 
岩体が砂岩岩体の延長方向にやや斜交しているために， 
部分的に砂岩岩体の分布が途切れ，緑色岩-チャート複 
合岩体が新庄コンプレックス下部の泥質混在岩と直接に 
接している． 
両コンプレックスの境界関係を明確にできる露頭は見 

られなかったが，これら 2 地域で認められるように，向 
笠コンプレックスが地域によって新庄コンプレックス中 
の異なる層準と接する産状から判断すると，両コンプ 
レックスの境界は断層であると考えられる． 
(3）向笠・世久見コンプレックスの境界 

両コンプレックスの境界は，美浜町早瀬で観察できる. 
新庄・向笠コンプレックス境界と同様に，地質図からは, 
世久見コンプレックス下部の緑色岩-チャート複合岩体 
の分布に対して，下位の向笠コンプレックスが斜交して 
いることが読み取れる． 
早 瀬：美浜町の早瀬漁港北方の海岸沿いのルート 

マップを第 35 図に示す．南側には，構造的下位の向笠 
コンプレックス上部の砂岩が露出する．砂岩は，泥岩ク 

ラストを含む礫岩を伴う中粒-粗粒砂からなり，N25ﾟ- 
49ﾟE，34ﾟ-64ﾟN の走向傾斜を示す．一方北側には，世 
久見コンプレックス下部の緑色岩が分布する．緑色岩は 
主に，離性の発達した極細粒の玄武岩と同質の火山砕 
岩，ならびに塊状のドレライトからなる．砂岩と緑色 
岩との境界は，破砕帯をほとんど伴わない N  46ﾟE， 
74ﾟN の走向傾斜の断層で接している(第 36 図)．また断 
層の上下 5-10 m 程度では，砂岩・緑色岩とも北東-南 
西走向の剪断面が密に発達している． 
断層上盤の緑色岩(細粒玄武岩)に発達する離面は， 

断層の走向傾斜にほぼ一致する．一方，下盤の砂岩に見 
られる層理面は，南側で北北東-南南西走向であるのに 
対して，断層近傍では北東-南西走向へとわずかに回転 
している． 
(4）世久見コンプレックスと超丹波テレーンの境界 

世久見コンプレックスと超丹波テレーンの境界は，西 
隣鋸崎地域の内外海半島で認められる(第 17 図)．ここ 
では，東側に世久見コンプレックス上部の泥質混在岩と 
緑色岩や砕岩の小規模-中規模岩体が分布している． 
これらの走向は西北西-東南東方向が卓越し，さらに同 
方向の軸跡を持つ半波長 300-500 m の翼の開いた褶曲 
をなしている．これに対し西側では，超丹波テレーンに 
特徴的な灰緑色塊状砂岩と砂岩泥岩互層が分布している. 
この砂岩ならびに砂岩泥岩互層は，北東-南西走向で北 
西に傾斜する同斜構造をなしている．このように，東西 
での走向は互いに著しく斜交し地質構造が明瞭に異なる 
ことから，境界は断層であると考えられる． 
 
Ⅲ．6．2 褶曲構造 

この褶曲構造は，コンプレックス境界をなす低角断層 
を曲げ，さらに高角傾斜の断層に切られている．また褶 
曲の軸跡は，本地城南西部では西北西-東南東方向であ 
り，より東側では北西-南東方向，北北西-南南東方向， 
さらに南北方向へと回転している．さらにこの軸跡の回 
転によって，コンプレックスの一般的な走向方向も西側 
より，西北西-東南東→北東-南西→南北→北西-南東へ 
と回転し，コンプレックスは複雑な分布を呈している 
(第 34 図)．なお軸跡の回転については，Ⅵ章で記述す 
る． 
褶曲構造の規模と姿勢については，以下のように地域 

ごとに異なった特徴をもっている．第 34 図には，褶曲 
構造の姿勢の違いによって区分されるⅠ-Ⅴの 5 つの地 
塊を示した． 
地塊Ⅰ(小浜市西津-羽賀-阿納-本保-大鳥羽)では，西 

北西-東南東方向の軸跡をもつ褶曲構造が発達しており, 
コンプレックスの一般走向は西北西-東南東と東北東-西 
南西を示す．この褶曲の姿勢についてはコンプレックス 
構成岩の分布状態から，半波長が 300 m-1 km 程度で翼 
間角は90ﾟ程度(断面図 A-B の西側参照)であり，軸は 
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第 36 図 向笠コンプレックスと世久見コンプレックス 

の境界断層 
ハンマー頭部の位置が境界断層．断層より下 
が向笠コンプレックスの砂岩，上が世久見コ 
ンプレックスの緑色岩．ハンマーの長さは約 
30 cm．(美浜町早瀬北方の海岸） 

 
水平ないし西に緩くプランジしていると考えられる． 
地塊Ⅱ(小浜市田烏-上中町海士坂-三方町世久見)と地 

塊Ⅲ(三方町常神-塩坂越-三方-美浜町久々子)は，それ 
ぞれ北西-南東方向と北北西-南南東方向の軸跡を持つ褶 
曲構造が認められる．軸は北西に緩くプランジしており, 
半波長が 1-2 km で翼間角は 120ﾟ以上と開いている．地 
塊Ⅰと比較すると，全体的に緩やかな褶曲構造である 
(断面図 A-B 及び断面図 C-D 参照)．さらに海士坂-能 
登野付近に見られるシンフォームでは，北西-南東方向 
の軸跡がその南端部で約90ﾟ反時計回りに屈曲している. 
これらに対し地塊Ⅳ(三方町三方-能登野-美浜町坂尻- 

新庄)では，コンプレックスの一般走向がおおよそ南北 
方向になり，東傾斜の同斜構造が卓越している．しかし 
ながら，南北性の軸跡をもった，翼間角(150ﾟ程度)の開 
いた褶曲構造が幾つか認められる(断面図 I-J の三方断 
層以東を参照)．雲谷山南方の今津町天増川源流域付近 
では，南にプランジした翼の開いた一対のシンフォーム 
とアンチフォームが見られるが，アンチフォーム軸部付 
近はこれに平行する高角傾斜断層(天増川断層：第Ⅵ章 
参照)によって断たれている．一方，美浜町松屋南西方 
の能登又谷付近では，北にプランジした翼の開いたアン 
チフォームが見られる．周辺のコンプレックス構成岩の 
分布状態からは，このアンチフォームの対になるシン 
フォームの存在が東側に予想されるが，雲谷花崗岩の貫 
入と高角傾斜断層(Ⅵ章参照)のためにわからなくなって 
いる．この他に美浜町佐柿-奥-太田周辺でも，南北性の 
褶曲が存在するが，高角傾斜断層(佐柿断層・太田断 
層：第Ⅵ章参照)によって構造が重複しているため，明 
瞭ではない． 
さらに東側の地塊Ⅴ(美浜町北田-菅沼)では，褶曲(ア 

ンチフォーム)の軸跡は再び北西-南東方向になり北西に 
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緩やかにプランジしている．翼間角は 60ﾟ-90ﾟ程度であ 
り，比較的閉じている(断面図 D-E の野坂断層以東を参 
照)． 
西側の地塊Ⅰ-Ⅲ，中央の地塊Ⅳ，ならびに東側の地 

塊Ⅴでは，上述のように褶曲構造の姿勢と発達の程度に 

差異が認められ，そのためコンプレックスの一般走向も 
明瞭に異なっている．これら 3 者の間には，三方断層と 
野坂断層が存在し，これらの地質構造の改変に寄与した 
可能性があると思われる．この点については，Ⅵ章で記 
述する． 
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Ⅳ．上部白亜系-古第三系火成岩類 

 
 

（中江 訓・内藤一樹） 
 

Ⅳ．1 研究及び概要 
 

Ⅳ．1．1 研究史 

西津地域を含む琵琶湖北部から若狭湾沿岸地域には， 
後期白亜紀から古第三紀にかけて活動・貫入した火成岩 
類が点在する(第 37 図)．そのうち西津地域の東部と北 
東端にはそれぞれ，黒雲母花崗岩ならびに白雲母花崗岩 
からなる雲

くも

谷
だに

山
やま

花崗岩と黒雲母花崗岩からなる江
こう

若
じゃく

花 
崗岩とが分布しており，また中央部北寄りの久々子湖周 
辺には主に花崗斑岩からなる久

く

々
ぐ

子
し

花崗斑岩が見られる. 
さらに，閃緑岩あるいは花崗閃緑斑岩からなる岩脈が全 
域に多数認められる．これらの火成岩類は周辺の丹波テ 
レーンに貫入し，接触変成を与えている． 
西津地域周辺での火成岩類の研究は，地質調査所によ 

る 20 万分の 1 宮津図幅(巨智部，1894)，ならびに同敦 
賀図幅(大築・清野，1919)によって，遠敷郡(鋸崎地域), 
三方郡(西津地域)，敦賀郡(敦賀地域)に幾つかの花崗岩 
類が分布することが地質図に示されたのが始まりである. 
これらによると，本地域の花崗岩類は大部分が黒雲母花 
崗岩で占められるが，三方郡には白雲母花崗岩も分布す 
ることが述べられ，また花崗岩類の年代は古生代以降と 
推定された(巨智部，1894；大築・清野，1919)．これら 
の花崗岩類は，それぞれ内外海半島北端の花崗閃緑岩， 
雲谷山花崗岩，ならびに江若花崗岩に相当する． 
長らく本地域周辺での調査・研究が途絶えていたが， 

その後，福井県によって 20 万分の 1 ならびに 15 万分の 
1 福井県地質図(福井県編，1955，1969)が作成・出版さ 
れた．これらの研究による新たな成果としては，西津地 
域周辺の花崗岩類の年代を中生代末ないし第三紀初期に 
限定したことと，さらに岩相の違いから久々子湖畔の花 
崗岩類をその他の花崗岩類から区分したことが挙げられ 
る． 
1960年代以降になると，東隣の敦賀地域での花崗岩 

類の調査・研究が進展し始めた．まず河野・植田(1966) 
は，敦賀半島に露出する黒雲母花崗岩から 59 Ma の黒 
雲母 K-Ar 年代を報告した．さらに藤本(1979)は，吉 
田源市による滋賀大学教育学部の卒業論文を引用して， 
この地域の花崗岩類に対して「江若花崗岩」という名称 
を用いて岩相を記述した．また吉田ほか(1991)も同様に, 
吉田源市と澤田一彦による滋賀大学教育学部の卒業論文 
を引用して，｢江若花崗岩体｣を名称に用いて類似の報告 
を行なった．最近になって澤田ほか(1997)は，竹生島地 
域北部から敦賀地域にかけての江若花崗岩を，粗粒黒雲 

母花崗岩，中粒黒雲母花崗岩，細粒斑状花崗岩に区分し, 
それぞれの岩相の岩石学的・化学的特徴について詳細な 
研究を行なった．また敦賀地域の江若花崗岩については, 
栗本ほか(1999)もほぼ同様の岩相区分と岩石記載を行な 
うとともに，粗粒黒雲母花崗岩から約 63 Ma の黒雲母 
K-Ar 年代を報告した．さらに田結庄ほか(1999)は，竹 
生島地域北部と敦賀地域において黒雲母花崗岩 7 試料の 
同位体分析を行ない，約 57 Ma の Rb-Sr 全岩アイソク 
ロン年代を報告した． 
西津地域において巨智部(1894)が「三方郡の花崗岩 

類」と呼んだ花崗岩については，15 万分の 1 福井県地質 
図(福井県編，1969)以外には，これまでほとんど調査・ 
研究されていない．塚野(1965)は若狭湾国定公園学術調 
査報告の中で，この花崗岩類を美浜町の花崗岩として簡 
単に記述し，また三方町編集委員会編(1990)はこれが 
白雲母花崗岩・黒雲母花崗岩・両雲母花崗岩からなるこ 
とを述べている．さらに 20 万分の 1 地質図宮津(黒田， 
1968)では，白亜紀-古第三紀未区分花崗岩類として示さ 
れた程度である．そして本報告ではこの花崗岩を雲谷山 
花崗岩と命名し，地質及び岩相の詳細と約 92 Ma の K- 
Ar 放射年値を記述する． 
なお西津地域周辺の地質図としては，土地分類基本調 

査敦賀・竹生島(福井県編，1985)，竹波・今庄(福井県 
編，1986)，竹生島(滋賀県編，1988)，及び 20 万分の 1 
地質図岐阜(脇田ほか，1992)などが公表されている． 

 
Ⅳ．1．2 概 要 

雲谷山花崗岩：西津地域東部に位置する雲谷山を中心 
に，東西約 6 km・南北約 10 km の範囲で北北西-南南 
東方向に伸長した楕円状に分布する(第 38 図)．周囲の 
丹波テレーンに対しては中-高角度で外側に傾斜した接 
触面をもって貫入している．雲谷山花崗岩は，南北ない 
し北北西-南南東走向の高角傾斜断層によって断たれ， 
垂直方向に幾らかの変位を受けている．さらにこれらの 
断層と同方向の花崗斑岩-アプライトの岩脈が，雲谷山 
花崗岩と周囲の丹波テレーンに貫入している．雲谷山花 
崗岩は主に黒雲母花崗岩と白雲母花崗岩から構成され， 
両者の中間的な両雲母花崗岩を伴っており，さらにこれ 
らの花崗岩の量比の違いによって主部相と周縁相に区分 
される．主部相は雲谷山花崗岩分布域の中心部を占め， 
黒雲母花崗岩が白雲母花崗岩より卓越するのに対し，そ 
の外側の周縁相は白雲母花崗岩を多量に含む． 
江若花崗岩：研究の項で解説したようにこれまで複 
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数の名称が用いられていたが，栗本ほか(1999)と中江ほ 
か(2001)は，江若花崗岩の研究と名称を整理し，従来 
の敦賀花崗岩(福井県編，1986；原山ほか，1988)と江若 
花崗岩(藤本，1979)をあわせて「江若花崗岩」と呼ぶこ 
とにした．さらに，江若花崗岩の分布域が大きく 2 分さ 
れることから，それぞれを敦賀岩体，江若岩体と命名し 
た(第 37 図)．本報告ではこれを踏襲する． 
西津地域の江若花崗岩は，敦賀岩体の南西端として分 

布し，黒雲母を普遍的に含む中粒-粗粒な花崗岩からな 
る．周囲の丹波テレーンに対しては中-高角度で外側に 
傾斜した接触面をもって貫入しているが，北西-南東走 
向の高角傾斜断層で接するところもある． 
久々子花崗斑岩：西津地域中央部北寄りに位置する 

久々子湖の北側と南側に，小規模な岩体として露出する. 
ほぼ垂直な接触面をもって周囲の丹波テレーンに貫入し 
ている．主に細粒の石基中に石英の斑晶を含む花崗斑岩 
ならびに石英斑岩からなり，より細粒をアプライトを伴 
う． 
岩 脈：閃緑岩ならびに花崗閃緑斑岩からなる．比較 

的小規模であり，雲谷山花崗岩と江若花崗岩に貫入して 
いる．貫入面は，南北ないし北北西-南南東走向と西北 
西-東南東走向の 2 方向が卓越する． 

 

 
Ⅳ．2 雲谷山花崗岩（Gb, Gm） 

 
雲谷山花崗岩の地質・岩相と放射年代値についての詳 

細な調査研究は本報告が初めてであり，以下に記述する. 
 

Ⅳ．2．1 命名・分布 

新称．命名は本報告による．西津地域東部に位置する 
雲谷山(標高 786.6 m)を中心とした岩株状の岩体を構成 
していると考えられる．地表では，三方町気山・三方の 
東方から美浜町郷市・佐野・新庄の南西方にかけて，東 
西約 6 km・南北約 10 km の北北西-南南東方向に伸長 
した楕円状の地域に分布する(第 38 図)． 

 
Ⅳ．2．2 地 質 

周囲の丹波テレーン側に中-高角度で外側に傾斜した 
接触面をもって貫入しており，幅 1-2 km 程度にわたっ 
て接触変成を与えている．雲谷山頂上をはじめとして標 
高の高い尾根では，丹波テレーンの堆積岩類が小規模に 
見られる．標高 400-700 m にかけての雲谷山表層を薄 
く覆うような分布形態をとることから，この堆積岩は 
ルーフペンダントであると判断できる．雲谷山花崗岩は 
南北性の高角傾斜断層によって断たれ，垂直方向に幾ら 
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かの変位を受けている．またこれらの断層の一部は，三 
方断層や耳川断層などの活断層として最近まで活動して 
いることが知られている(Ⅶ章参照)．さらに，これらと 
同方向の閃緑岩-花崗閃緑斑岩の岩脈に貫入されている. 
雲谷山花崗岩は中粒で等粒状の花崗岩からなり，造岩 

鉱物として石英・斜長石・カリ長石・黒雲母が普遍的に 
含まれるほかに，白雲母やザクロ石などが伴われる．野 
外における肉眼観察での黒雲母と白雲母の量比に基づい 
て，黒雲母花崗岩，白雲母含有黒雲母花崗岩，黒雲母含 
有白雲母花崗岩，白雲母花崗岩に識別した．なお，これ 
らの花崗岩どうしの明瞭な貫入関係は確認されておらず, 
各岩相は漸移関係である可能性が高い． 
雲谷山花崗岩では，白雲母の含有量が分布域の中央部 

(モード比＝0.51-4.85％)よりも周縁部(モード比＝0.65- 
10.97％)で富む特徴を持つが，上記 4 種の花崗岩には黒 
雲母と白雲母の量比を除いて顕著な差は認められない． 
また断層で接する場合を除いて，各岩相の花崗岩どうし 
には明瞭な岩相境界が認められない．これらのことから, 

これらの岩相の違いは，貫入時期の異なる岩体による変 
化ではなく，単に黒雲母と白雲母の量比の違いによると 
判断される． 
本報告では，黒雲母と白雲母の量比の違いにより，雲 

谷山花崗岩を主部相(黒雲母花崗岩が卓越)と周縁相(白 
雲母花崗岩が卓越)に便宜的に区分した(第 38 図)．上述 
のように各花崗岩の岩相間は漸移すると判断されるが， 
地質図には黒雲母/白雲母比(以下，B/M 比と略記)＝ 
1.0 を目安に，両相の境界を記した． 
主部相 (Gb)：主部相は雲谷山花崗岩の中央に位置し, 

東西約 4 km・南北約 6 km の範囲を占める．黒雲母花 
崗岩が卓越し，白雲母含有黒雲母花崗岩と黒雲母含有白 
雲母花崗岩を伴う（モード比で，黒雲母＝0.00-8.44％， 
白雲母＝0.51-4.85％)．雲谷山山頂周辺や尾根の一部に 
は丹波テレーンのルーフペンダントが分布するが，その 
周囲の花崗岩やそれを貫く岩脈は，黒雲母をほとんど含 
まない白雲母花崗岩であることが多い． 
周縁相 (Gm)：周縁相は，主部相の外側に幅 500- 
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1,500 m の範囲を占める．白雲母花崗岩と黒雲母含有白 
雲母花崗岩が卓越し，わずかに黒雲母花崗岩と白雲母含 

有黒雲母花崗岩が認められる（モード比で，黒雲母＝ 

0.00-1.58％，白雲母＝0.65-10.97％)．特に，耳川中流 

域の美浜町雲谷の周辺では，黒雲母を全く含まず白雲母 

の粗粒結晶を多く含む空 の多いミアロリティックな岩  

相を示す花崗岩が分布する． 
 

 
Ⅳ．2．3 岩 相 

野外における露頭観察の際に，黒雲母と白雲母の含有 
量に基づき雲谷山花崗岩を，黒雲母花崗岩，白雲母花崗 
岩，ならびにこれらの中間的な岩相として白雲母含有黒 
雲母花崗岩と黒雲母含有白雲母花崗岩に細分した．さら 
に，主部相から 15 試料(黒雲母花崗岩 11 試料，白雲母 
含有黒雲母花崗岩 2 試料，白雲母花崗岩 2 試料)，周縁 
相から 4 試料(白雲母花崗岩 2 試料，白雲母含有黒雲母 
花崗岩 2 試料)の計 19 試料について，モード組成を求め 
た．測定方法は，岩石薄片上で 1 試料につき約 2,000 点 
の鉱物を計測した．その結果を第 9 表と第 39 図に示す. 
測定結果から，石英-アルカリ長石-斜長石の比率に基 

づく花崗岩類の分類図(第 39 図)を作成した．雲谷山花 
崗岩は，主部相と周縁相とも，石英・アルカリ長石がほ 
ぼ同量で斜長石がやや卓越する．記載岩石学的には，わ 
ずかながら花崗閃緑岩に分類される試料もあるが，ほと 
んどはアダメロ岩である． 
黒雲母花崗岩：中粒で等粒状の花崗岩であり，構成鉱 

物としては石英，斜長石，カリ長石，黒雲母が普遍的に 
含まれ，わずかに白雲母や緑泥石を含む(第 40 図 a)． 
ザクロ石をわずかに含むことがある．黒雲母花崗岩の 
モード組成は，石英＝26.1-39.9％(平均 33.7％)，斜長 
石＝28 .7-40 .6％(平均 34 .1％)，カリ長石＝15 .7- 
34 .8％(平均25 .2％)，黒雲母＝2 .91-8 .44％（平均 
5.28％)，白雲母＝0.51-2.10％(平均 1.01％)，緑泥 
石＝0 .16-0 .94％(平均 0 .60％)，ザクロ石＝0 .00- 
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0.27％(平均 0.04％)である．B/M 比は 2.1-9.3 を示し, 
黒雲母が白雲母の 2 倍以上含有される． 
石英は半自形をなし，径 2-3 mm 程度の粒状である. 

斜長石は自形-半自形した短冊状-長柱状のものが多く， 
長径は 1-3 mm 程度である．一般にアルバイト双晶が 
発達している．カリ長石は半他形-他形であり，径 
3 mm 程度のものが多く最大で 5 mm 程度である．黒雲 
母は板状で長径が 0.5-1 mm 程度の他形をなしている. 
白雲母花崗岩：中粒で等粒状の花崗岩であり，構成鉱 

物としては石英，斜長石，カリ長石，白雲母が普遍的に 
含まれ，緑泥石やザクロ石をわずかに含む．黒雲母は全 
く見られないかごくわずかに含む程度である(第 40 図 
b)．白雲母花崗岩のモード組成は，石英＝29.5-35.0％ 
(平均 32.6％)，斜長石＝33.3-41.9％(平均 37.5％)，カ 
リ長石＝20.6-23.7％(平均 22.6％)，黒雲母＝0.00- 
1 .25％(平均 0 .31％)，白雲母＝4 .49-10 .97％(平均 
6.44％)，緑泥石＝0.05-0.75％(平均 0.33％)，ザクロ 
石＝0.05-0.43％(平均 0.25％)である．黒雲母花崗岩と 
比較するとやや粗粒で，斜長石とザクロ石が多いが石英 
とカリ長石がやや少ない．また黒雲母を殆ど含まないこ 
とから，全体的に優白色を呈する．B/M 比は 0-0.3 を 
示し，一般に黒雲母の含有量は白雲母の 1/3 以下である. 
石英は半自形-半他形をなし，径 2-3 mm 程度の粒状 

である．斜長石は明瞭なアルバイト双晶をなし，自形- 
半自形した長径 2-5 mm 程度の短冊状-長柱状結晶であ 
る．カリ長石は半他形-他形であり，径 2-4 mm 程度の 
ものが多い．白雲母は他形で他の鉱物粒子間を埋めるよ 
うに見られる．劈開が発達した板状の結晶であり，長径 
は 0.2-1.5 mm 程度(最大で 4 mm)である．黒雲母はご 
くまれに見られ，長径が 0.3-0.5 mm 程度の他形をな 
している． 
白雲母含有黒雲母花崗岩・黒雲母含有白雲母花崗岩： 

上記の花崗岩と同様に，中粒・等粒状であり，構成鉱物 
は石英，斜長石，カリ長石，黒雲母，白雲母を主とし， 
緑泥石やザクロ石がわずかであるが普遍的に含まれる． 
白雲母含有黒雲母花崗岩のモード組成は，石英＝23.1- 
37 .8％(平均 31 .0％)，斜長石＝28 .9-39 .0％(平均 

33.1％)，カリ長石＝27.9-36.6％(平均 31.7％)，黒雲 
母＝1.35-2.65％(平均 1.84％)，白雲母＝0.65-2.11％ 
(平均1.27％)，緑泥石＝0.05-2.53％(平均 1.01％)，ザ 
クロ石＝0.05-0.16％(平均 0.12％)であり，他の花崗岩 
と比較してカリ長石に富んでいる．白雲母含有黒雲母花 
崗岩の B/M 比は 1.1-2.3 を示し，黒雲母がやや卓越し 
ている． 

 
Ⅳ．2．4 化学組成 

雲谷山花崗岩の化学組成は本報告によって初めて明ら 
かにされる．主部相から 5 試料，周縁相から 4 試料(黒 
雲母花崗岩 4 試料，白雲母含有黒雲母花崗岩 3 試料，白 
雲母花崗岩 2 試料)について，主要元素組成と微量元素 
濃度の測定を行った．分析方法は螢光 X 線法を採用し, 
分析装置は地質調査総合センターに設置されている 
Phillips 社製 PW1404 型を使用した．具体的な分析方法 
は内藤・高木(1998)に従った．結果を第 10 表に掲げた. 
雲谷山花崗岩の SiO2含有量に対する各主要成分の含 

有量を第 41 図に示した．主要成分の大半を占める SiO2 
は，71.89-76.33 wt％の範囲にわたる珪長質な組成を示 
すが，黒雲母花崗岩と比較するとその他の花崗岩の方が 
SiO2に富む傾向がある．また，主部相と周縁相の花崗 
岩の SiO2比は 75 w％を境に明瞭に異なり，前者は低く 
後者は高い．さらに，S i O 2の増加に反して Ti O 2， 
Al 2O 3，Fe 2O 3，MgO，CaO  ならびに P 2O 5の値は減 
少する．これに対しアルカリ値(Na2O＋K2O)は SiO2の 
増加に伴って逆に増加傾向にあるが，その値は，黒雲母 
花崗岩(7.45-8.05 wt％)よりもその他の花崗岩(8.22- 
8.25 wt％)の方が高い． 
その他の主要成分は，TiO2＝0.01-0.22 wt％，Al2O3 

＝13.20-14.56 wt％，Fe2O3＝0.66-2.26 wt％，MnO＝ 
0 .019-0 .078  wt％，MgO＝0 .01-060  wt％，CaO＝ 
0.10-1.57 wt％，P2O5＝0.03-0.13 wt％である． 
雲谷山花崗岩の微量元素については，Rb, Sr, Ba など 

16 元素の濃度を測定し第 42 図に掲げた．主部相の花崗 
岩における各元素濃度はおおよそ一定しているか，ある 
いは SiO2の増加に伴ってやや減少する傾向が Sr，Ba, 

第 40 図 雲谷山花崗岩の研磨面写真 
(a)：黒雲母花崗岩．(b)：白雲母花崗岩．
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Ni，V 濃度で見られる．これに対し周縁相，特に白雲母 
花崗岩おいて明らかに主部相の傾向に不一致の元素濃度 

が認められる(Rb，Ga，Y の濃度は高く，Sr，Ba，Pb，Zr 
の濃度は低い)． 
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Ⅳ．2．5 放射年代 

本調査研究では，雲谷山花崗岩の形成年代を求めるた 
めに，黒雲母花崗岩の黒雲母 1 試料(Loc.1：ND 9901) 
と白雲母花崗岩の白雲母 1 試料(LOC.9：ND9902)につい 
て，K-Ar 放射年代測定を行った．測定は各試料とも 2 
回行ない，その結果を第 11 表に示す． 

ND9901  は主部相に属する黒雲母花崗岩であり， 
92.8±4.6 Ma の年代が得られた．一方，ND9902 は周 
縁相の白雲母花崗岩から採取した試料であり，91.5± 
4.6 Ma の年代を示す．両者は誤差の範囲内でよく一致 
し，後期白亜紀を示している． 

 
Ⅳ．3 江若花崗岩（Gc） 

 
Ⅳ．3．1 命名・分布 

藤本(1979)は吉田源市の卒業論文を引用し，敦賀市南 
部から琵琶湖北方に分布する花崗岩類を「江若花崗岩」 
と呼んだ．また，吉田ほか(1991）も同様に吉田源市と澤 
田一彦の卒業論文を引用したが，名称としては「江若花 
崗岩体」を使用した．さらに澤田ほか(1997)は「江若花 
崗岩体」を名称とした．これらに対し栗本ほか(1999)は, 
江若花崗岩(藤本，1979)と敦賀花崗岩(福井県編，1986； 
原山ほか，1988)を一括し，｢江若花崗岩」として再定義 
した．本報告では，栗本ほか(1999)の定義に従う． 

江若花崗岩は，敦賀地域西部から竹生島地域北西部， 
ならびに今庄・竹波地域の敦賀半島全域にわたって，東 
西 10-15 km，南北約 30 km の範囲に分布する．西津地 
域では，北東部の美浜町菅沼の北-東方に見られる． 

 
Ⅳ．3．2 地質・岩相 

江若花崗岩と周囲の丹波テレーンとの境界から，前者 
の貫入面は南側(丹波テレーン側)に中角-高角で傾斜し 
ていると判断できる．分布の西端は北西-南東走向の高 
角傾斜断層に断たれて，さらに同方向の岩脈に貫入され 
ている．澤田ほか(1997)によると，江若花崗岩は雲谷山 
花崗岩と比較すると斜長石に乏しく，記載岩石学的には 
アダメロ岩から狭義の花崗岩に分類される(第 39 図参 
照)．本地域の江若花崗岩は中粒-粗粒な黒雲母花崗岩か 
らなり，北西-南東走向の節理が発達している． 
中粒-粗粒黒雲母花崗岩 (Gc)：弱斑状で中粒ならび 

に等粒状で粗粒な黒雲母花崗岩からなる(第 43 図 a)． 
この黒雲母花崗岩は一般に塊状であり，片理や流理構造 
は見られないが，断層近傍では密な節理が発達する(第 
43 図 b)．長径 3-30 cm の閃緑岩質の暗色包有岩を含む 
ことがある． 
構成鉱物としては，主に石英・斜長石・カリ長石・黒 

雲母を含み，燐灰石・褐れん石・ジルコン及び不透明鉱 
物を副成分鉱物として伴う．石英は径 1-5 mm 程度の 
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半自形-半他形をなし淡灰色を呈する．斜長石は乳白色 
を呈し長径 0.5-3 mm で半自形をなし，弱い累帯構造 
をなすことがある．カリ長石は径 1-3 mm 程度で白色 
ないし淡紅色の自形-半自形結晶である． 

 
Ⅳ．3．3 放射年代 

西津地域の江若花崗岩からは放射年代は得られていな 

い．敦賀地域では，敦賀岩体の細粒斑状黒雲母花崗岩か 
ら 59 Ma の黒雲母 K-Ar 年代(河野・植田，1966)が， 
また粗粒黒雲母花崗岩から 62 .9±3 .1  Ma  の黒雲母 
K-Ar 年代(栗本ほか，1999)が得られている．さらに， 
田結庄ほか(1999)は，敦賀地域と竹生島地域の粗粒黒雲 
母花崗岩(1 試料)，中粒黒雲母花崗岩(4 試料)，細粒斑 
状黒雲母花崗岩(2 試料)の同位体分析を行ない，57.4± 
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5.1 Ma の Rb-Sr 全岩アイソクロン年代を得た．これら 
3 つの放射年代値は誤差の範囲内で一致することから， 
江若花崗岩の活動時期は古第三紀の初頭であると判断さ 
れる． 

 
 
 

 

Ⅳ．4 久々子花崗斑岩（Gp） 
 

Ⅳ．4．1 命名・分布 

新称．美浜町久々子の飯切山北側海岸に模式的に露出 
することから，久々子花崗斑岩と命名する．15 万分の 
1 福井県地質図(福井県編，1969)によって，久々子湖の 
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北側湖畔に花崗岩類が分布することが初めて示され，黒 
雲母花崗岩からなる江若花崗岩や雲谷山花崗岩から区別 
された． 
久々子湖北側湖畔の飯切山と美浜町笹田，ならびに 

久々子湖-水月湖間の三方町切
き

追
りょう

周辺に，長径 1- 

1.5 km 程度の小規模な岩体として露出する．また三方 

湖南西の三方町河内にもわずかに分布しており，伊藤ほ 

か(1982)はこれを「三方流紋岩」と呼び，後期白亜紀の 

面谷
おもだに

流紋岩類(河合，1956)に対比した． 

 

Ⅳ．4．2 地質・岩相 

久々子花崗斑岩は，丹波テレーンに対し高角を貫入面 

をもった岩株状岩体であると判断される．主に細粒な花 

崗斑岩からなり，アプライトや石英斑岩などを含む．一 

般に風化が著しく露頭では黄褐色を呈する(第 44 図)． 

花崗斑岩は，径 5 mm-1 cm 程度の斜長石の斑晶を含む 
細粒で優白色の花崗岩質岩である．アプライトは花崗斑 
岩より細粒で，黒雲母などの有色鉱物に乏しく，径 3- 

5 mm 程度の石英・斜長石の斑晶を含む弱斑状を呈する 
(第 45 図 a)．石英斑岩は，優白色の石基中に径 1-3 mm 
程度の石英の自形斑晶を含む(第 45 図 b)． 
なお久々子花崗斑岩からは放射年代は得られていない. 

しかし丹波テレーンに貫入していることから，その活動 
時期は少なくとも中期ジュラ紀以降であると判断される 

第 43 図 江若花崗岩の露頭写

真 

(a)：中粒弱斑状黒雲

母花崗岩，(b)：節理

(N80ﾟW，85ﾟN)の発

達する中粒弱斑状黒

雲母花崗岩．レンズ

キャップの直径は約

5 cm．(美浜町菅沼北

方） 



― 50 ― 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

が，ここでは，後述の岩脈と同様の時期に活動したとみ 
なした． 

 
Ⅳ．5 岩 脈（D） 

 
西津地域に見られる岩脈は江若花崗岩ならびに雲谷山 

花崗岩に貫入していることから，古第三紀以降に貫入し 
たものであると判断される．主に閃緑岩や花崗閃緑斑岩 
などからなる(第 46 図)． 
花崗閃緑斑岩は灰色-灰緑色を呈する細粒・斑状の岩 

石である．石基は微細な石英を主体とし，斜長石や黒雲 
母をわずかに含む．斑晶としては，長径 2-5 mm の半 

第 44 図 久々子花崗斑岩の露

頭写真 
レンズキャップの直

径は約 5 cm．(美浜町

久々子） 

第 45 図 久々子花岡斑岩の研

磨面写真 
(a)：アプライト， 
(b)：石英斑岩． 

第 46 図 岩脈の研磨面写真 
(a)-(b)：花岡閃緑斑

岩，(c)：閃緑岩． 
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自形の斜長石が卓越し，長径 0.5-2 mm の自形の角閃 
石を伴い，径 1-3 mm の石英をわずかに含む．閃緑岩 
は細粒で暗灰色を呈し，主に長径 0.5-1.5 mm の自形 
した斜長石と径 0.3-1 mm の半自形の単斜輝石からな 
り，径 0.2-0.5 mm の石英を伴う． 
すべての岩脈は比較的小規模であり，ほぼ垂直な貫入 

面をもって周辺の丹波テレーンに接する．貫入面には顕 
著な方向性が認められ，(i)西北西-東南東走向，(ii)南北 
の 2 方向が多く見られる．この方向は高角傾斜断層の卓 
越方向に一致する傾向にあり，岩脈は高角傾斜断層に 
伴って，あるいはその延長線上に分布している．以下に 
地質図に表現できる岩脈について記述する． 
西北西-東南東走向の岩脈：南北走向の岩脈に比較す 

ると分布と規模は小さいが，本地域西部の小浜市阿納- 
田烏にまとまって分布する．岩脈の幅は数 m-数 10 m 
程度で，500 m-1 km 程度の延長をもつと考えられる． 
南北走向の岩脈：この方向には，南北のほかに北北 

西-南南東と北北東-南南西の走向を持つ岩脈が含まれる 
が，北北西-南南東走向が卓越する．岩脈の規模は，幅 
数 m-数10 m で延長数 100 m 程度である．西津地域の 
全域にわたって見られるが，本地域中央部の三方町世久 
見から東部の美浜町新庄-坂尻にかけて多く分布する． 
特に三方町田井-塩坂越-常神と新庄-坂尻付近では，複 
数の岩脈が不連続ながら一直線上に延長 5 km 以上連 
なって見られる． 
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Ⅴ．第 四 系 

 
 

（小松原 琢） 
 

Ⅴ．1 研究及び概要 
 

西津地域の第四系に関する研究は，北陸第四紀研究グ 
ループ(1968)や三浦・若狭団体研究グループ(1969)に 
よって始められた．両者は西津地域周辺の第四系を，能 
登野層，三方礫層，気山層(中位段丘堆積物)，低位段丘 
礫層に区分・記載した．その後，町田・新井(1976)によ 
り低位段丘堆積物中から姶

あい

良
ら

 Tn 火山灰(AT)が報告さ 
れ，さらに松井(1989)は，気山層を覆うローム層下部に 
阿蘇 4 火山灰(Aso-4)が含まれることから，これが最終 
間氷期の段丘面であることを示した．これらの研究によ 
り，本地域の段丘面の編年が可能になった． 
1970 年代後半から 80 年代にかけて，三方湖畔の鳥浜 

遺跡における縄文時代前期を中心とする考古学研究と関 
連して地質学的調査が行われ，三方五湖低地の層序・編 
年に関する知見は著しく増加した(例えば町田，1981； 
岡田，1984)．町田(1981)は鳥浜遺跡の堆積物中に鬱

うつ

陵
りょう

 
隠岐火山灰(U-Oki)，鬼

き

界
かい

アカホヤ火山灰(K-Ah)などの 
広域火山灰が挟在することを述べ，安田(1982)は，三方 
湖底から採取したボーリング試料の花粉分析によって， 
最終氷期以降の気候変動を明らかにした．岡田(1984)は 
三方断層周辺の第四系を詳細に記載し，断層活動様式を 
明らかにした． 
1990 年代には，三方五湖とその周辺で掘削された 

ボーリングコアが極めて詳細に解析された．その結果， 
湖底堆積物の年縞を用いた環境復元や火山灰の暦年決定 
によって，最終間氷期以降における環境変遷が高い時間 
分解能で解明された(竹村ほか，1994；福沢ほか，1994, 
1995，1996；福沢，1995など)． 
西津地域の第四系は，能登野層(下部-中部更新統)， 

段丘堆積物(中部更新統-完新統)，及び沖積層(完新統) 
のほか，崖錐・小扇状地堆積物，ならびに地すべり堆積 
物などに区分できる．能登野層は孤立して分布する扇状 
地性の堆積物である．段丘堆積物は，主に三方断層や耳 
川断層などの活断層の近傍沿いに分布し，堆積物を覆う 
ローム層の特徴や堆積物の風化程度から，高位段丘堆積 
物(中部更新統)，中位段丘堆積物(上部更新統の下部)， 
及び低位段丘堆積物(上部更新統の上部-完新統)に大別 
される．沖積層は，旧湿地堆積物，後背湿地及び自然堤 
防堆積物，ならびに海浜堆積物に区分できる．これらの 
沖積層は，低地を埋積する完新統に属する河川-海成の 
堆積物である．断片的に分布する堆積物として，山麓に 
分布する崖錐・小扇状地や地すべり堆積物が認められる 

ほか，低地の地下にも第四系が伏在している．従来の研 
究と西津地域周辺の主要な第四系の対比を第 12 表に示 
す． 

 
Ⅴ．2 能登野層（No） 

 
命 名 
北陸第四紀研究グループ(1968)により命名． 

模式地・分布・層厚 
三方町能登野付近を模式地とし，三方町南面川から三 

方・上中町境の倉見峠南方の嶺南牧場付近(南隣の熊川 
地域内)にかけて，三方断層に沿って南北に細長く分布 
する．層厚は 50-100 m 程度． 
層序関係 
下位の丹波テレーンを不整合に覆う．分布地域が異な 

るため上位の高位段丘堆積物との関係は直接確認できな 
いが，能登野層には明瞭な堆積面がないことから，両者 
の堆積時期には時間間があると考えられる． 
層 相 
能登野層は，成層した砂礫を主体とし基底部に淘汰不 

良の角礫を伴う．また，シルト・腐植及び火山灰を挟有 
し，側方変化が激しい(第 47 図)．主体をなす成層した 
砂礫層中の礫は，比較的良く円磨された中-大礫からな 
る．礫種は後背山地の地質に対応して変化し，雲谷山花 
崗岩が分布する三方町南前川周辺では花崗岩礫を多く含 
むが，丹波テレーンが広く分布する三方町藤井以南では 
砂岩，泥岩，チャートなどの礫からなる．砂は上方細粒 
化する中-粗粒砂を主とし，多くの場合層厚 1 m 以下の 
レンズ状ないし平板状に礫層中に挟在する．シルトは主 
に層厚数 cm-数10 cm の薄層として砂礫層中に挟在す 
るが，局所的には腐植を含む層厚数 m 以上の層をなす. 
能登野層の最上部には層厚 1 m 以上の泥層を伴う．上 
部の礫層の基質や最上部の泥層は著しく赤色化している. 
火山灰層は，西津地域南端部の三方町能登野と熊川地 

域内の三方町倉見において 3 層確認された．そのうち最 
下位のものは能登野層基底の角礫層中に挟在し，層厚 
2 cm 程度の風化した角閃石を含むガラス質の淡褐色火 
山灰層である(岡田，1984)．また倉見においては，それ 
より上位と考えられる層準から普通角閃石と斜長石に富 
む層厚 5 cm のゴマシオ状の火山灰層，さらにその上位 
に著しく風化した層厚 10 cm のガラス質淡紅色火山灰 
層が認められる．これら 3 層準の火山灰層は，いずれも 
現在のところ既知の火山灰層に対比されていない． 
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化 石 
南隣熊川地域の三方町倉見に分布する腐植層から，ヒ 

シ属(Trapa sp.)，ミツガシワ(Menyantes trifoliata)の種 
子化石が得られた．また三浦・若狭団体研究グループ 
(1969)は，ツガ属(Tsuga sp.)，ハンノキ属(Aluns sp.)， 

 
ミツガシワ(Menyantes trifoliata)の種子化石，及び昆虫 
化石(Donacia ?)の翅片が得られたことを報告している． 
堆積環境 
基底部に角礫層を伴い，後背山地に分布する岩種に由 

来する礫からなる成層した砂礫を主体とすることや，ヒ 
シやミツガシワのような湿地性の植物化石を含む腐植層 
やシルト層を挟在することから，能登野層は，初期には 
山麓的な，その後は扇状地的な環境で堆積したと考えら 
れる． 
堆積年代 
能登野層には近畿地方の鮮新統-下部更新統から普遍 

的に産するメタセコイア(Metasequoia)属の植物遺骸が 
全く認められないことから，メタセコイアが絶滅した後 
の前期更新世末期に当たる大阪層群の Ma2 層準(古地 
磁気層序の松山-ブリュンヌ境界のやや下位，すなわち 
下部更新統最上部)より上位に対比される(百原，1993) 
可能性が高い．さらに能登野層は，堆積面を構成しない 
ことから中期更新世の中頃以前の堆積物と考えられる． 
以上より，能登野層の堆積年代は，前期更新世の後半な 
いし中期更新世の前半以降，中期更新世の中頃以前の堆 
積物と判断される． 

 
Ⅴ．3 高位段丘堆積物（th1, th2, th3, th） 

 
本報告では，西津地域に見られる段丘堆積物のうち， 

三方礫層(北陸第四紀研究グループ，1968)と呼ばれた赤 
色の表土を伴いクサリ礫を多量に含む段丘堆積物を，高 
位段丘堆積物として記載する(第 12 表)．三方町気山や 
美浜町雲谷の高位段丘堆積物は，それぞれ標高が明瞭に 
異なる段丘面を構成する堆積物に 2 分される．このうち, 
より高位の段丘面を構成する堆積物を高位Ⅰ段丘堆積物, 
より低位の段丘面を構成するものを高位Ⅱ段丘堆積物と 
する． 
これに対し上記 2 地域以外に分布する高位段丘堆積物 

では，段丘面に明瞭な標高差がなく，区分することがで 
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きない．さらにこの高位段丘堆積物を，上記 2 地域の高 
位Iあるいは高位Ⅱ段丘堆積物と対比する根拠が得られ 
なかったため，未区分高位段丘堆積物として記載する． 

 
Ⅴ．3．1 高位Ⅰ段丘堆積物 (th1) 
分布・層厚・層序関係 

三方町気山の三方中学校周辺と美浜町雲谷付近に分布 
する．層厚は 10 m から場所により 25 m 以上に達する. 
三方町気山周辺では下位の丹波テレーンを直接不整合に 
覆うことが多く，美浜町雲谷付近では下位の雲谷山花崗 
岩を直接に不整合で覆う．一方，本堆積物の上限は，層 
厚 1.5-2 m 程度の赤褐色ローム層(標準的にはマンセル 
色表示で 5YR4/8 の土色を呈する)に覆われる． 
層 相 
赤褐色を呈する泥混じり砂を基質とし，著しく風化し 

てクサリ礫化した花崗岩礫とそれより堅硬な砂岩や 
チャートなどの礫を主とした砂礫からなる(第 48 図 a). 
礫は気山周辺，雲谷周辺ともに，最大径 1 m 余りに達 
する巨礫を多く含む．礫の風化程度は上部の方が下部よ 
りも著しい．本堆積物の最上部約 1 m は，砂優勢で上 
方細粒化する． 
堆積年代 
直接年代を求められる試料は得られなかったが，赤褐 

色のローム層に覆われることや礫が著しく風化している 
ことから，中期更新世の後半の堆積物と考えられる． 
堆積面の形態 
本堆積物によって構成される段丘面は，多くの場所で 

著しい人工地形改変を受けて自然地形があまり残されて 
いないが，地形改変前の空中写真(1968 年撮影)などか 
ら，浅い谷によって開析されて波状の微起伏をもつ段丘 
面であったことが読み取れる（口絵 2)． 

 
Ⅴ．3．2 高位Ⅱ段丘堆積物 (th2) 
分布・層厚・層序関係 

三方町気山の福井療養所周辺と，美浜町雲谷及び同松 
尾西方の耳川沿いに分布する．層厚は 5-20 m 程度．本 
堆積物は，下位の高位Ⅰ段丘堆積物や雲谷山花崗岩を不 
整合に覆い，上位の層厚 1-2 m の赤褐色ローム層(標準 
的にはマンセル色表示で 5YR4/8 の土色を呈する)に被 
覆される． 
層 相 
褐色の泥まじり砂を主とする基質に，著しく風化して 

クサリ礫化した花崗岩礫を多量に含む．上部は砂-砂ま 
じりシルトを主体とするが，美浜町雲谷周辺では中部に 
平行葉理の発達する層厚 5 m の砂層を挟在する． 
堆積年代 

第 48 図 段丘堆積物の露頭写真 
(a)高位Ⅰ段丘堆積物(三方町気山)．花崗岩礫は草かき鎌で容易に削ることができる程度に風化したクサ

リ礫となっている．基質は赤褐色を呈する．スケールの長さは 1 m．(b)低位Ⅰ段丘堆積物(美浜町佐田

海岸)．比較的粒径の揃った礫より構成された成層した砂礫層からなる．ハンマーの長さは約 30 cm． 
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直接年代を求められる試料は得られなかったが，赤褐 
色のローム層に覆われることや礫が著しく風化している 
ことから，中期更新世の後半の堆積物と考えられる． 
堆積面の形態 
本堆積物が構成する段丘面は分布が狭く，古くから人 

工地形改変を受けていた場所が多いが，浅い谷によって 
開析された波状の微起伏をもつ段丘面であったと考えら 
れる． 

 
Ⅴ．3．3 未区分高位段丘堆積物 (th) 
定 義 

西津地域の高位段丘堆積物のうち段丘面が 2 段に分化 
していない地域のものは，三方町気山ならびに美浜町雲 
谷付近の高位Ⅰ及び高位Ⅱ段丘堆積物と明確に対比でき 
ない．したがって，これらを未区分高位段丘堆積物とし 
て一括する． 
分布・層厚・層序関係 
美浜町北田の北方から美浜町佐田の南方にかけての山 

麓，ならびに美浜町笹田と日向湖南東岸付近の丘陵に分 
布する．層厚は 5-10 m 程度である．本堆積物は，下位 
の丹波テレーンを不整合で直接に覆い，上位の層厚 1- 
2 m  の赤褐色ローム層(標準的にはマンセル色表示で 
5YR4/8 の土色を呈する）に被覆される．なお美浜町佐 
田では，赤褐色ローム層下部に層厚 5 cm の橙色を呈す 
る風化軽石層が挟在する． 
層 相 
著しく風化してクサリ礫化した花崗岩礫を多く含む礫 

と，褐色の泥まじり砂の基質からなる．上部は砂-砂ま 
じりシルトを主体とする． 
堆積年代 
直接年代を求められる試料は得られなかったが，赤褐 

色のローム層に覆われることや礫が著しく風化している 
ことから，中期更新世の後半の堆積物と考えられる． 
堆積面の形態 
他の高位段丘堆積物と同様に，波状の微起伏をもつ堆 

積面を構成する． 
 

Ⅴ．4 中位段丘堆積物（tm1, tm2） 
 

本報告では，弱風化した礫を多く含み黄褐色のローム 
層に覆われている段丘堆積物を，中位段丘堆積物として 
記載する．これは，北陸第四紀研究グループ(1968)や三 
浦・若狭団体研究グループ(1969)によって気山層とされ 
てきたものに相当する(第 12 表)． 
中位段丘面は標高差より 2 段に細分でき，それぞれは 

不整合で境される 2 層の堆積物によって構成される(岡 
田，1984)．本報告ではより上位のものを中位Ⅰ段丘面, 
より下位のものを中位Ⅱ段丘面とし，それぞれを構成す 
る堆積物を中位Ⅰ段丘堆積物，中位Ⅱ段丘堆積物として 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

記載する．なお後述するように，三方五湖低地や小浜湾 
東岸の低地地下には，これらの段丘堆積物に相当する地 
層が伏在して分布する． 

 
Ⅴ．4．1 中位Ⅰ段丘堆積物 (tm1) 
分布・層厚・層序関係 

美浜町金山付近から三方町気山及び苧周辺にかけて分 
布する．層厚は 10-20 m と考えられる．下限が確認で 
きる場所は少ないが，気山では，下位の高位段丘堆積物 
を不整合に覆って中位Ⅰ段丘堆積物が分布する．上限は, 
下部に阿蘇 4 火山灰(Aso-4)に対比される火山ガラス(松 
井，1989)を挟在する層厚 0.5-1 m の褐色ローム層(標 
準的な土色はマンセル色表示で 7.5YR5/8)に覆われる. 
層 相 
主として砂，シルト及び中-細礫からなる(第 49 図)． 

下部では，基底の層厚約 1 m の細礫まじりの灰色砂層 
からはじまり，上方に細粒化して層厚 5-6 m の成層し 
た灰色のシルト及びシルト質砂に漸移する．基底部の砂 
層の中には，美浜火山灰(Yasuno，1991)と呼ばれる層厚 
5-10 cm の風化軽石層が含まれる．また，シルト及びシ 
ルト質砂は硫化物臭を有し，風化・乾燥状態では表面に 
黄灰色の粉を吹き，多くの場所で生物擾乱が認められる. 
上部は，細礫主体の礫，比較的淘汰良好の砂，ならび 
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に炭質物を含む青灰色シルトからなる互層で構成される. 
分布域南限付近ではシルト層は確認できず，全体が砂礫 
層からなる(第 50 図，岡田，1984)． 
化 石 
美浜町気山の中位Ⅰ段丘堆積物下部のシルト層からは, 

Theora sp., Macoma sp., Barnea (Umitakea) dilata 
(Souleyet)の軟体動物化石(Yasuno，1991)が，また美浜 
町金山の農業試験場のシルト層からは，クジラ化石(岡 
田，1984)が得られている． 
堆積環境と年代 
層相や海生軟体動物化石ならびにクジラ化石が得られ 

ることから，本段丘堆積物下部の大部分は高海水準期の 
内湾性堆積物と考えられる．また，本段丘堆積物を覆う 
ローム層の下部から阿蘇 4 火山灰(Aso-4)(約 7-9 万年 
前)が得られることから，この高海水準期は最終間氷期 
に相当すると考えられる．一方，上部の砂礫や砂及びシ 
ルトは，その後の海面停滞期ないし低下期の堆積物と考 
えられる．いずれも後期更新世の堆積物と判断される． 
堆積面の形態 
本堆積物は広く平坦な台地を構成する． 

 
Ⅴ．4．2 中位Ⅱ段丘堆積物 (tm2) 
分布・層厚・層序関係 

三方町三方から藤井，能登野南方に至る三方断層沿い, 
ならびに美浜町雲谷の南方に分布する．層厚は 2-5 m． 
三方周辺と笹田では下位の丹波テレーンを，三方町藤 
井-能登野周辺では下位の能登野層を，また美浜町雲谷 
周辺では下位の雲谷山花崗岩をそれぞれ不整合で覆う． 
一方，本堆積物の上限は，層厚 0 .5 m  程度の褐色ロ 
ーム層(標準的な土色はマンセル色表示で 7.5YR5/8)に 
覆われる． 
層 相 
本堆積物は，主として中-大礫と礫間を充塡する細粒 

砂主体の基質からなる砂礫層で構成される．花崗岩礫は 
内部まで酸化しているものが多いが，礫の風化程度は， 
高位段丘堆積物などと比較して明らかに低い． 
年 代 
本堆積物の年代は，ローム層の色調や層厚などから判 

断して，後期更新世と考えられる． 

堆積面の形態 
本堆積物は耳川や鰣

はす

川の本流性，及びそれらの支流沿 
いの扇状地性の段丘面を構成する．段丘面は多くの場所 
で地殻変動による変形を受け，分布は断片的である． 

 
Ⅴ．5 低位段丘堆積物（tl1, tl2, tl3） 

 
本報告では，風化程度の弱い礫を主体とし暗褐色の 

ローム層ないしクロボク土に覆われる段丘堆積物を，低 
位段丘堆積物とする．低位段丘堆積物は，三方断層沿い 
や耳川流域などで複数の段丘面を構成し，段丘面の標高 
差より，高位のものから低位Ⅰ段丘，低位Ⅱ段丘，低位 
Ⅲ段丘に区分される．またそれぞれを構成する堆積物を, 
低位Ⅰ段丘堆積物，低位Ⅱ段丘堆積物，低位Ⅲ段丘堆積 
物とする． 

 
Ⅴ．5．1 低位Ⅰ段丘堆積物 (tl1) 
分布・層厚・層序関係 

美浜町久々子，雲谷，新庄，松屋西方にまとまって分 
布するほか，三方町気山南方，北前川，能登野南方など 
の三方断層沿い，ならびに日向湖北東の美浜町笹田に断 
片的に分布する．本堆積物は，層厚 20 cm 程度の暗褐 
色ローム(標準的な土色は 7.5YR3/4-4/6)及びクロボク 
に覆われる．層厚は 5 m 程度である． 
層 相 
砂礫からなる．礫種や礫径は背後の山地の地質や地形 

によって異なる．とくに花崗岩礫は，厚さ 2-5 mm 前 
後の風化皮膜を有するものが多い． 
年 代 
本堆積物の年代を示す堆積物は得られていないが， 

ローム層の色などから後期更新世の後半の堆積物と考え 
られる． 
堆積面の形態 
本堆積物は，耳川及び鰣川の支流沿いに形成された扇 

状地性の段丘面を構成する．段丘面と背後の山地の境界 
は崖錐斜面を介して連続することが多い． 
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Ⅴ．5．2 低位Ⅱ段丘堆積物 (tl2) 
分布・層厚・層序関係 

美浜町菅沼南方から佐田周辺，ならびに興道寺から新 
庄付近にまとまって分布しているほか，三方町三方から 
能登野に至る三方断層沿いにも分布する．下限が確認で 
きる露頭が少ないため正確な層厚は不明であるが，多く 
の場所で 5 m 以上と推定される．耳川沿いでは下位の 
雲谷山花崗岩を不整合に覆っているが，三方町三方から 
能登野周辺では下位の能登野層あるいは丹波テレーンを 
不整合に覆う．一方，上限は薄い暗褐色ローム層とクロ 
ボク土に覆われる．暗褐色ローム層には，しばしば姶良 
Tn 火山灰(AT)に由来すると考えられる火山ガラスが認 
められる． 
層 相 
本堆積物の層相は，場所による変化が激しい．耳川下 

流部や佐田の海岸部では，主として成層した細-中礫を 
主体とし，細-中粒砂を層状に挟有する(第 48 図 b)．河 
川上流部や扇状地では中-大礫を主体とするが，場所に 
より泥層を互層状に挟有する．礫層中の花崗岩礫の多く 
は，表面付近が若干酸化している．美浜町興道寺では， 
最上部の砂層中に厚さ約 10 cm の姶良 Tn 火山灰(AT) 
が挟在する(町田・新井，1976)． 
年 代 
本堆積物最上部に姶良 Tn 火山灰(AT)が挟在するこ 

とから，後期更新世の後半の堆積物と考えられる． 
堆積面の形態 
本堆積物は，支流性の小規模河川沿いに形成された扇 

状地性の段丘面を構成する．段丘面は枝状に谷の奥まで 
入り込み，背後の山地の境界は崖錐斜面を介して連続す 
ることが多い． 

 
Ⅴ．5．3 低位Ⅲ段丘堆積物 (tl3) 
分布・層厚・層序関係 

美浜町佐野から新庄に至る耳川沿いと，三方町気山か 
ら能登野に至る三方断層沿いに分布する．層厚は，耳川 
流域の確認できる場所では 5 m 未満である．本堆積物 
の上限は，薄いクロボクや表土に覆われる．またクロボ 
ク中には，場所により鬼界アカホヤ火山灰(K-Ah)起源 
と考えられる帯紅色の火山ガラスが含まれる． 
層 相 
本堆積物は，未風化の礫を主体とする砂礫からなる． 

礫の大きさと礫種は場所による変化が著しい． 
年 代 
後期更新世末期-完新世の堆積物と考えられる． 

堆積面の形態 
耳川流域では多数の小規模な段丘崖によって細分され 

た非輪廻性の段丘面群を構成し，支流河川沿いでは小規 
模な扇状地性の段丘面を構成する． 

 
Ⅴ．6 崖錐・小扇状地堆積物（f） 

 
本報告では，山麓の堆積性緩斜面を構成する堆積物を 

崖錐・小扇状地堆積物として一括して表記する．第 51 
図 a に，小浜市田烏の西方約 1 km の海岸沿いに分布す 
る小扇状地を示す．崖錐・小扇状地堆積物は，背後の山 
地斜面や支流河川から供給された砂礫を主体とする堆積 
物である．本堆積物は，礫間を充塡する不淘汰な砂・泥 
からなる基質と，主として淘汰不良の中-大礫を主体と 
する礫から構成される(第 51 図 b)が，礫種や礫径など 
は背後の山地の地形や地質によって大きく変化する．な 
お，小扇状地が階段状に多段化している耳川流域と三方 
断層周辺では，これらの編年や活構造の活動過程復元の 
観点から段丘堆積物として区分・対比して記載した． 
三方湖と菅湖の間に位置する中山低地の南端に位置す 

る小扇状地堆積物からは，第 52 図に示すような更新世 
末期-前期完新世を示す年代値(12,340±90 yr.B.P.なら 
びに 6,320±80 yr.B.P.)が得られた(註：yr.B.P.は 1950 
年を基点として何年前かを示す．なおこの年代値は，炭 
素同位体比の濃度変化を考慮しない未補正年代値であ 
る)．この小扇状地は，菅湖岸の小扇状地とともに中山 
低地を塞ぐ形で発達しており，同低地の湿地的環境の成 
立に大きな役割を果たしたと考えられる． 

 
Ⅴ．7 沖積層（m, a, b） 

 
本地域の沖積低地の大部分は古代以降の人工地形改変 

によって，自然堤防や後背湿地などの内陸低地の微地形 
が改変され，自然微地形の区分は難しい．このため本報 
告では，内陸の沖積層を，旧湿地堆積物，後背湿地及び 
自然堤防堆積物，ならびに海浜堆積物に区分した． 

 
Ⅴ．7．1 旧湿地堆積物 (m) 
本報告では，近世以降に陸化した湿地を埋積した堆積 

物を旧湿地堆積物とする．西津地域東部の美浜町坂尻付 
近，三方五湖湖岸，三方断層西側の三方町中山及び三方 
町黒田に分布する．これらの旧湿地とその周辺には，連 
続的に腐植層ないし泥層が分布する．特に三方町中山や 
黒田の低地では，層厚約 20 m にわたって N 値 5 未満 
の軟弱な泥及び腐植層が連続する．中山の旧湿地周辺に 
はスギを，黒田ではハンノキなどを主とする埋没林があ 
り，それぞれから約 3,000-4,000 yr.B.P.の14C 年代が 
得られている(植田・辻，1995；辻ほか，1995)．両低地 
は端部を扇状地によって塞き止められた袋状の地形をな 
し，湿地や埋没林の形成には扇状地の形成が大きく関与 
していると考えられる． 
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Ⅴ．7．2 後背湿地及び自然堤防堆積物 (a) 
既述した旧湿地を除く沖積低地を，後背湿地及び自然 

堤防とする．西津地域の沖積低地の大部分は，古代の条 
里制地割と戦後の農地改良事業による人工地形改変を受 
け，旧河道や自然堤防などの微起伏が平坦化され，表層 
堆積物は置き換えられている．しかしながら 1968 年撮 
影の空中写真(口絵 3)からは，耳川下流部には多くの入 
り組んだ旧河道がかつては存在したことが読み取れる 
(第 53 図)．このような多くの旧河道は，条里制施行以 
降にも耳川の河道が激しく移動したことを示している． 
三遠三角地の沖積低地は，河川規模に対して広く平坦 

な埋積谷をなし，河川沿いや小扇状地近傍を除いて地下 
の堆積物は泥と砂が卓越する．一方扇状地近傍などでは, 
泥層-砂層と指交する砂礫層を主体とする．三方五湖低 
地や小浜平野では地下地質資料は豊富とは言えないが， 
標準貫入試験による N 値 5 未満の軟弱な泥を多く挟む 
いわゆる沖積層(最上部更新統-完新統)の層厚は数 m- 
25 m 程度であり，その下位には N 値 15 以上の砂ない 

し N 値 30 以上の砂礫層(いわゆる沖積基底礫層；上部 
更新統)が連続して分布する． 

 
Ⅴ．7．3 海浜堆積物 (b) 
本報告では，海岸部の堆積作用によって堆積した主と 

して淘汰の良い砂からなる堆積物を，海浜堆積物として 
表記する．小浜湾東岸と美浜町久々子-和田にかけての 
海岸には，比高数 m の小規模な砂丘が発達する．特に 
久々子湖北東方から耳川河口付近にかけては，高さ数 
m の砂丘が 2 列並走する．このうち，内陸側の砂丘上 
に位置する松原遺跡より 7 世紀前半の製塩遺構が見い出 
されており（網谷，1995)，古代の海岸線がこの砂丘の前 
面に位置し，海側の砂丘は古代以降の海岸線の後退に 
伴って形成されたと考えられる． 

 
Ⅴ．8 低地地下の第四系 

 
三方五湖低地と小浜湾東岸部の沖積低地には，層厚数 

第 51 図 崖錐及び小扇状地 
(a)：小扇状地の地形(小浜市

田烏)，(b)：崖錐堆積物の露

頭(美浜町早瀬)．後背山地の

基盤岩の礫からなる不淘汰な

角礫と，それを含む同質の砂

泥からなる． 
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10-100 m 程度の第四系が分布する． 
三方五湖低地の第四系については，幾つかの地点で 

ボーリング調査(第 13 表)が行なわれ，竹村ほか(1994), 
福沢(1995)，水野ほか(1999)などに詳しく記載されてい 
る．これらの文献と周辺の土質調査資料によると，三方 
五湖低地の地下には，粘土や腐植層を主体とし基底に礫 
を伴う層厚 50-100 m の第四系が分布する．粘土などの 
細粒堆積物中には多くの火山灰が挟在し，水月湖湖心部 
で掘削されたボーリングコアからは 20 層以上の火山灰 
層が認められている（第 54 図，竹村ほか，1994)．これ 
らには，近畿地方北部で見い出された後期更新世の広域 
火山灰の大部分が含まれることから，水月湖湖底ではほ 
ぼ連続的に細粒堆積物が堆積したと考えられている．現 
在同定されている火山灰層のうち最下位のものは約 
105,000 年前の阿多

あ た

火山灰(Ata)であり(竹村ほか， 
1994)，その下位から温暖期を示す花粉と汽水性の珪藻 
化石が得られることから，この堆積物はほぼ最終間氷期 
前後に堆積を始めたと考えられる．また，水月湖などか 
ら得られたボーリングコアには明瞭な年縞が認められ， 
それによる堆積物の詳細な編年と環境変遷が明らかにさ 
れている(福沢，1995)． 
小浜平野の地下にも，三方五湖低地と同様に層厚 50- 

100 m 程度の第四系が分布する(笹嶋，1962；国土交通 
省土地・水資源局国土調査課，2001 の資料などによる). 
笹嶋(1962)によると，北川河口沖の小浜湾内(小浜地域 
東端付近)のボーリングコアからは，沖積層基底礫層の 
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下位に当たる海抜マイナス 60 m 以深から藍鉄鉱を多く 
含む厚い粘土層が認められている．これは後期更新世の 
湖沼成堆積物である可能性が高く，小浜平野においても 
最終間氷期以降の地層が連続的に堆積している可能性が 
高い． 

 
Ⅴ．9 地すべり堆積物 

 
地すべり堆積物は，丹波テレーンや火成岩類の表層部 

が岩塊として離・移動した岩塊からなる．地質図には 
規模が大きく明瞭なもののみを示したが，このほかにも 
大小様々な規模のものが，地すべり・大規模崩壊地形の 
近傍に散在する．西津地域内の地すべり堆積物は地形の 
特徴から判断して，母岩の構造をある程度残し塊状のま 
ま移動する岩盤すべりによる移動岩塊をなす場合が多い. 
第 55 図には，三方断層近傍の久々子花岡斑岩に貫入さ 
れた丹波テレーン(泥質混在岩)を母岩とする小規模な地 
すべり堆積物の露頭を示す． 

第 55 図 地すべり堆積物の層相(三方町中山） 
母岩は丹波テレーンの泥岩を主体とし砂岩を挾在する泥質混在岩．母岩の構造を残したまま，著しく破

砕された角礫状を呈する．(a)：全景，A-B より上が地すべり堆積物，下が母岩の丹波テレーン．(b)：
近接撮影．ハンマーの長さは約 30 cm． 
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Ⅵ．地 質 構 造 

 
 

（中江 訓） 
 

ここでは丹波テレーンの褶曲構造形成，及び火成岩類 
の貫入以降の地質構造について記述する．本研究におい 
ても，断層ないし断層破砕帯の露頭の存在から幾つかの 
高角傾斜の地質断層を認めることができる．さらに地質 
図上での丹波テレーンや雲谷山花崗岩，江若花崗岩の分 
布の食い違いからも，同様の断層が推定される(第 56 
図)．また，岡田・東郷編(2000)は空中写真による地形 
判読に基づいて，幾つかの活断層とリニアメントの存在 
を示している．なお，活断層と地震活動については次章 
で扱う． 

 
Ⅵ．1 高角傾斜断層 

 
西津地域に見られる高角傾斜の断層(以下，高角断層 

と略記する)では，南北走向と北西-南東走向の断層が多 
く見られるが，後者が西津地域全体にわたって分布して 
いるのに対し，前者は本地域東部に集中し，さらにその 
一部は活断層(第Ⅶ章参照)として最近まで活動している 
のが特徴である．これらに対し，北東-南西走向の断層 
はあまり多くない．また既述のように，高角断層の分布 
は岩脈の位置と方向に密接に関連している． 
これらの断層は，丹波テレーンや江若花崗岩，雲谷山 

花崗岩の分布を変位させ，あるいは褶曲構造を切断して 
いるので，これらの構造形成の後(少なくとも古第三紀 
以降)に活動したとみなされる． 

 
Ⅵ．1．1 南北走向の高角断層 

南北性の高角断層には，北北西-南南東走向ならびに 
北北東-南南西走向のものも含まれる．顕著な断層とし 
ては本地域西側より，小浜市阿

あ

納
の

西方の断層，三方町日 
向湖から菅湖とその北方の日向断層，三方町久々子から 
能登野にかけての三方断層，雲谷山南方の断層群，美浜 
町新庄南方の耳川断層とその南側延長断層，美浜町松屋 
東方の断層，さらに美浜町奥北方から太田にかけての断 
層がある．日向・三方・耳川の活断層を除くその他の南 
北走向の断層の変位は，正確にはわからない． 
第 57 図 a は，日向断層の西側約 150 m に位置する同 

系の南北断層の露頭である．ここでは，幅約 8 m の破 
砕帯を伴うほぼ鉛直の断層面が明瞭に見られる． 
阿納
あ の

断層(新称） 

小浜市阿納西方に，小浜市羽賀北方から阿納トンネル 
の東側を通り海岸に至る，北北東-南南西走向で延長 
3 km 以上の断層である．南北の延長は，それぞれ沖積 

層及び若狭湾に達するので不明である．阿納断層では， 
断層露頭や破砕帯を見ることができた． 
三方断層 
三方断層(活断層研究会編，1980)は，久々子湖東岸付 

近から南隣熊川地域の三方町倉見峠南東方に至る，長さ 
約 8 km の南北走向・西落ちの逆断層である．活断層と 
しての記述は第Ⅶ章に掲げた． 
南前川断層(新称)・天

あ

増
ます

川
がわ

断層(新称)・能登又谷断層 

(新称)など 

雲谷山南方では大小様々な規模の断層が多く見られ， 
断層露頭の分布の追跡から，それらが互いに派生・収斂 
すると考えられる．これらのうち顕著なものは，三方町 
南前川-藤井-能登野の東方に三方断層と平行に走る断層 
を南前川断層，今津町の天増川源流部から北方に延びる 
断層を天増川断層，さらに耳川断層の南方延長部を能登 
又谷断層と呼ぶことにする．この断層群は雲谷山花崗岩 
の分布状態(輪郭)から，西側の南前川断層・天増川断層 
などでは東側隆起の変位を，また東側の能登又谷断層な 
どでは西側隆起の変位を示していると判断できる．これ 
らの断層すべてにおいて，著しく破砕された断層露頭を 
見ることができた(第 57 図 b)． 
太田断層(新称） 

美浜町奥北方から太田にかけての断層は，岡田・東郷 
編(2000)によって連続性に富む明瞭なリニアメントとし 
て示されている．本研究では断層露頭が確認できなかっ 
たが，岩相の分布にずれが見られるので断層であると判 
断し，太田断層とする． 
浅ヶ瀬断層(新称） 

美浜町新庄から浅ヶ瀬を経て粟柄谷に沿って南隣熊川 
地域北東端の百瀬川源流域に至る断層である．走向は北 
北西-南南東から南北を示し，断層の両端は沖積層に覆 
われるので総延長は不明であるが，8 km 以上あると考 
えられる．断層近傍の露頭では，丹波テレーン構成岩が 
著しく破砕されており，またこの断層に沿っては，アプ 
ライト-花崗斑岩からなる幅 50 m-最大 250 m の岩脈が 
認められる． 
佐柿断層(新称） 

美浜町坂尻-佐柿-奥に至る，北北西-南南東走向で延 
長 6 km 以上の断層である．断層の北端は若狭湾に没し 
南端は尖滅する．明瞭な断層露頭や破砕帯は確認されて 
いないが，アプライト-花崗斑岩からなる幅 50-100 m 
の岩脈が認められることと，周辺の丹波テレーン構成岩 
の走向・傾斜が急変することなどから，断層が存在する 
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と判断した． 
 

Ⅵ．1．2 北西-南東走向の高角断層 

北西-南東走向の高角断層は西津地域全域に多く見ら 
れるが，そのうち顕著なものは西側より，小浜市阿納- 
本
ほん

保
ぼ

，小浜市志
し

積
つみ

-大鳥羽，小浜市田烏-上中町海
あ

士
ま

坂
さか

， 
三方町世久見-田井，三方町塩

しゃ

坂
く

越
し

-海山にかけての断層, 
及び美浜町佐田付近の野坂断層が挙げられる．これらの 
高角断層は丹波テレーンや雲谷山花崗岩を変位させてい 
るが，その見かけの変位は左ずれ，右ずれなど様々であ 
る． 
本
ほん

保
ぼ

断層(新称） 

小浜市阿納から本保にかけて，北西-南東走向で延長 
3 km 以上の断層である．南北の延長は，それぞれ若狭 
湾と沖積層下に達するので不明である．本保断層では断 
層露頭や破砕帯を見ることができ，断層に沿って丹波テ 
レーンのチャート岩体の分布やアンチフォーム軸跡が途 
切れる． 
大鳥羽断層(新称） 

小浜市志積-大鳥羽にかけて，北西-南東から西北西- 
東南東走向で延長 6 km 以上に及ぶ断層である．南北の 
延長は，それぞれ若狭湾と沖積層下に達するので不明で 

ある．大鳥羽断層の露頭は，志積東方の旧国道 162 号線 
沿いで見ることができる．断層に沿って丹波テレーンの 
チャート岩体の分布やシンフォーム軸跡が途切れる． 
海
あ

士
ま

坂
さか

断層(新称） 

上中町海士坂から北西方に，北西-南東走向で約 
1.5 km の断層である．南側の延長は，沖積層下に達す 
るので不明である．世久見コンプレックス下部の大規模 
な緑色岩体の分布が，この断層を境にして見掛け 
200-300 m 程度右ずれに変位している． 
塩
しゃ

坂
く

越
し

断層(新称） 

三方町塩坂越-海山にかけて，北西-南東走向の延長 
300 m 程度の推定断層である．断層の両端はそれぞれ若 
狭湾と沖積層下ならびに水月湖に達するので不明である. 
しかしながら南東側には菅湖南岸沿いに，塩坂越断層の 
延長とみなされる同方向の断層が推定される．塩坂越断 
層の露頭は認められないが，これを境に南北で走向方向 
が急変することと岩相分布が食い違うことから，断層を 
推定した．この断層に沿う変位は，岩相分布から見掛け 
右ずれと判断される． 
野坂断層 
野坂断層(東郷，1974)は，東隣敦賀地域の敦賀市長谷 

付近から関峠を経て西津地域北東部の美浜町佐田に至る, 
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北西-南東走向の左横ずれ成分をもつ活断層である．活 
断層としての記述は第Ⅶ章に掲げた． 

 
Ⅵ．1．3 北東-南西走向の高角断層 

北東-南西走向の断層も西津地域において認められる 
が，それらの長さは短く 1-2 km 程度である．また，幾 
つかの断層は南北走向の高角断層に収斂する． 

 
Ⅵ．2 リニアメント 

 
岡田・東郷編(2000)は空中写真による地形判読に基づ 

いて，幾つかのリニアメントを示している．そのうち南 
北性のリニアメントとして，(ⅰ)美浜町太田から奥を経て 
新庄に至るもの，(ⅱ)美浜町佐柿から奥に至るもの，さら 
に(ⅲ)美浜町新庄から能登又谷に沿うものを認め，特に(ⅰ) 
と(ⅲ)を，連続性に富む明瞭なリニアメントであるとして 
いる．また東西性のリニアメントとしては，(ⅳ)能登又谷 
川上流-粟柄谷川上流，(ⅴ)三方町気山東方の宇波西川沿 
い，(ⅵ)三方町南前川東方，(ⅶ)三方町藤井東方の串小川沿 
い，(ⅷ)三方町塩坂越，ならびに(ⅸ)小浜市阿納-志積-矢代 
に至るものを挙げている．なおこれらのリニアメントに 

ついては，第 56 図中にも番号を付して示した． 
南北性のリニアメント 
(ⅰ)のリニアメントについては，太田-奥にかけての北 

半部は上記のように太田断層としたが，奥-新庄にかけ 
ての南半部では特に断層が存在するとは判断できなかっ 
た．ただしこの南半部には，新庄コンプレックスの泥質 
混在岩に挟まれたチャート岩体が南北走向をもって分布 
するので，このリニアメントは明瞭な岩相境界として位 
置づけられる可能性がある．一方，(ⅱ)のリニアメントは 
上記の佐柿断層に一致し，また(ⅲ)のリニアメントについ 
ては，本報告では活断層である耳川断層の一部とした． 
東西性のリニアメント 
東西性のリニアメントのうち(ⅳ)と(ⅵ)は，雲谷山花崗岩 

とその周囲の丹波テレーンとの境界にほぼ一致している. 
このことからこの 2 つのリニアメントは，岩相の違いに 
よる差別浸食の結果としてもたらされたと考えられる． 
(ⅷ)のリニアメントは，上記の塩坂越断層に一致する．一 
方(ⅴ)，(ⅶ)，(ⅳ)のリニアメントについては，これらに一 
致する高角断層は見られず，また地形を支配するような 
顕著な岩相境界も認められない． 
 

第 57 図 高角傾斜断層の露頭写真 
(a)：日向断層と同系の高角

傾斜断層．矢印の間が顕著な

破砕帯(三方町日向)，(b)：
能登又谷断層によって破砕さ

れた泥岩優勢な厚層理互層．

矢印より右が顕著な破砕帯

(美浜町能登又谷)． 
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Ⅵ．3 高角傾斜断層による地塊化 

 
第Ⅲ章で既述したように西津地域では，褶曲構造の規 

模と姿勢に基づいてⅠ-Ⅴの 5 つの地塊に区分される． 
これらの地塊における褶曲の軸跡は，地塊Ⅰでは西北 
西-東南東を示すが，順次時計回りに回転し，地塊Ⅱで 
は北西-南東，地塊Ⅲでは北北西-南南東，地塊Ⅳでは南 
北となる．さらに地塊Ⅴでは北西-南東を示している(第 
56 図)．それぞれの地塊の境界には，上述の高角断層が 

認められる(あるいは推定される)．地塊Ⅰ/Ⅱ間には海 
士坂断層が位置し，その南側延長には同方向に伸長した 
沖積低地が分布している．上述のようにこの断層の変位 
は，右ずれである可能性がある．地塊Ⅱ/Ⅲ間には，右 
ずれの北西-南東走向の塩坂越断層の存在が推定される. 
地塊Ⅲ/Ⅳ間は直接これらを境する断層が見られないが, 
三方断層の北方延長に位置する．さらに地塊Ⅳ/Ⅴ境界 
は，明らかに野坂断層の北西延長に位置づけられる海底 
断層に一致する． 
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Ⅶ．活断層及び地震活動 

 
 

(小松原 琢） 
 

Ⅶ．1 活 断 層 
 

西津地域における活構造の研究は古く，船越(1926)や 
山崎・多田(1927)による断層地形研究にまで遡る．その 
後は吉川(1951)や東郷(1974)などによって，山地の高度 
や低地の発達状況の違いに着目した地形学的研究として 
行なわれ，野坂山地・丹波高地とこれらに囲まれる三角 
形の低地帯(三遠三角地：吉川，1951)の分化を第四紀の 
断層活動と結び付けた議論がなされてきた．さらに，岡 
田(1984)は三方断層の変位地形を詳細に研究し，1662 
年(寛文二年)の地震に伴う地殻変動様式を明らかにして 
いる．最近の活断層調査においては，野坂断層や三方断 
層などの活動履歴が明らかにされるようになった(杉山 
ほか，1998；小松原ほか，1999 b)． 
西津地域周辺は近畿三角地帯(Hujita，1962)の北端付 

近に位置し，後期第四紀に活動した断層が発達する(第 

58 図)．この地域は，西南日本弧の中では南北性の逆断 
層が発達する最西端に当り，本地域を境に東方では活断 
層の密度が高く，かつ個々の断層の活動度が比較的高い. 
一方，西津地域より西方では逆断層は少なく，断層の密 
度・個々の断層の活動度ともに比較的低い(小松原， 
2001)．このことは，広域的なテクトニクスの観点から, 
三方断層などの近畿三角地帯西縁の断層が中央構造線を 
境とする西南日本内帯の相対的な西への移動と，中部日 
本地域の地塊との衝突帯に位置するものとして説明され 
ている(吉岡，1992；小松原，2001)． 
西津地域内には，耳川断層・三方断層・日向断層の南 

北性逆断層と，野坂断層及びその北西延長に当たる海底 
の北西-南東走向の横ずれ断層が分布する．また，西津 
地域の南方に見られる北西-南東走向の熊川断層は三方 
断層・日向断層とともに，三遠三角地を囲んでいる． 
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Ⅶ．1．1 野坂断層及び延長の海底断層 

命 名 
野坂断層は，東郷(1974)によって命名された． 

分 布 
東隣敦賀地域の敦賀市長谷付近から関峠を経て，西津 

地域北東部の美浜町佐田に至る． 
変 位 
敦賀地域内では明瞭な変位地形をもつが，西津地域内 

では変位地形は不明瞭である(岡田・東郷編，2000)．西 
津地域内では，東端部の美浜町佐田付近の国道 27 号線 
沿いに，幅数 m 以上にわたり丹波テレーンが著しく破 
砕されている露頭が見られたものの，尾根の系統的な屈 
曲などの特徴的な変位地形は認められない．このことか 
ら，断層の主体は，国道 27 号線沿いの低位段丘堆積物 
によって埋積された谷と山地の境界付近の地下に伏在す 
る可能性が高い．敦賀市街地の南方に見られる最終氷期 
後期(約 2.2-2.4 万年前)の扇状地面を 5-7 m 上下変位 
させていることから，本断層の上下変位速度は 0 .2- 
0.3 mm/yr と見積もられている(杉山ほか，1998)．ま 
た丹波テレーンの分布からは，見掛け 1 km 程度の左横 
ずれが推定される． 
野坂断層の北西延長に当たる若狭湾には，北西-南東 

走向で右雁行する南西落ちの長さ約 17 km の断層が認 
められる(海上保安庁水路部，1980 a；小松原ほか, 
2000)．この海底断層は，完新統と考えられる地層(a-f 
層)を変位させ(第 59 図)，その上下変位速度は0 .8 
mm/yr 程度に達する可能性が指摘されている(小松原 
ほか，2000)．野坂断層とその沖合いの海底断層は，互 
いに連続する可能性があり，両者を合わせた総延長は約 
30 km に達すると考えられる(小松原ほか，2000)． 
活動履歴 
野坂断層の最新活動時期は約 2000 年前以降，特に 

15-17 世紀頃である可能性が高いことが，敦賀地域内の 
トレンチ調査によって示されている(杉山ほか，1998)． 

 

Ⅶ．1．2 耳川断層 

命 名 

活断層研究会(1980)により命名．本報告では，岡田・ 
東郷編(2000)によって雲谷山東麓断層群ならびに松屋断 
層と呼ばれたものを，耳川断層として一括する． 
分 布 
西津地域東部の美浜町興道寺南方から北西-南東走向 

で耳川左岸に沿って岸名に至り，ここから南北走向で松 
屋の西方の能登又谷にかけて走る，長さ約 8 km の活断 
層である． 
変 位 
従来，耳川断層は西落ちのセンスを持つ長さ 1-4 km 

の短い断層によって構成された不連続な断層群として記 
載された(活断層研究会，1980，1991)．また，岡田・東 
郷編(2000)は，美浜町新庄付近から同町松尾北西方まで 
の約 2 km の区間で明瞭な断層変位地形が認められない 
ことから，耳川断層を北部の雲谷山東麓断層群と南部の 
松屋断層に 2 分して記載した．本報告では，美浜町雲 
谷-岸名周辺で従来より指摘されている西落ちの断層崖 
の東(上盤)側に，雲谷山花崗岩の東端と丹波テレーンを 
境する断層とほぼ一致して，東落ちの撓曲構造が認めら 
れる（口絵 2，第 60，61 図)ことから，これらを総称し 
て耳川断層とする． 
美浜町雲谷では，平行葉理の発達する砂層を含む高位 

Ⅱ段丘堆積物が5-20ﾟ東傾動する露頭(第 62 図)と，高 
位Ⅰ段丘堆積物が約 30ﾟ西傾斜する露頭(第 63 図)が観 
察される．また雲谷-岸名にかけては，明瞭な西落ちの 
逆向き断層崖とその上盤の東落ち撓曲の組み合わせから 
なる変位地形が認められる(第 60，61 図)．西落ちの断 
層は，高位Ⅰ段丘面を約 30 m，高位Ⅱ段丘面を約 15 m, 
中位Ⅱ段丘面を約 10 m 変位させるが，低位Ⅱ段丘面よ 
り新期の段丘面には変位が認められない．東落ちの撓曲 
は，高位Ⅰ段丘面を約 20 m 以上，高位Ⅱ段丘面を約 
20-30 m 変位させる．高位段丘面の離水年代を中期更新 
世の後半(20-30 万年前)，中位Ⅱ段丘面の離水年代を後 
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期更新世の前半(約 10 万年前)とすると，西落ち断層と 
東落ち撓曲の平均変位速度は共にほぼ 0 .1  mm/y r- 
0.2 mm/yr 前後と考えられ，ともに B 級下位の活動度 
であると考えられる． 

 
Ⅶ．1．3 三方断層 

命 名 

山崎・多田(1927)は，野坂山地と三遠三角地の境界を 
なす断層崖地形を「三方断層崖」と命名した．活断層研 
究会(1980)と岡田(1984)は，これを継承して三方断層と 
命名した． 
分 布 
西津地域中央の久々子湖東岸付近から南隣熊川地域の 

三方町倉見峠南東方に至る，長さ約 8 km の南北走向・ 
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西落ちの逆断層である．西津地域内では概ね国道 27 号 
線沿いに位置する．北端部は久々子湖東岸付近に位置す 
ると考えられるが，正確な位置は把握できない． 
変 位 
断層北部の気山付近では，高位Ⅰ段丘面から低位Ⅲ段 

丘面までを累積変位させる明瞭な変位地形が発達し(口 
絵 4，第 64 図)，ここでは，断層上盤(東)側に撓曲や小 
規模な背斜状の変位地形を伴う．段丘面の変位量は，確 
認される限りで高位Ⅰ段丘面で約 35 m，高位Ⅱ段丘面 
で 20 m 以上，低位Ⅰ段丘面で 10 m 以上，低位Ⅱ段丘 
面で約 6 m 以上である(第 65 図 a)．気山南部の旧国道 
脇では，崖錐性の礫まじり砂泥層上に高角逆断層を境と 
して破砕された丹波テレーンが接する(第 66 図)．また 
旧気山小学校跡地におけるトレンチ調査では，平安時代 
の遺物を含む土石流性の砂礫層が低角の逆断層によって 
切られている(第 67 図，小松原ほか，1999 b)． 
久々子湖南東岸で行ったトレンチ調査では，約 4,000 

年前の地層を 40 cm 西落ちに変位させる直立した断層 
が認められた(第 68 図)．しかし，変位の累積性が認め 
られないことと断層の形状が不自然なことから，これは 
地盤の側方流動等による変形である可能性が高いと考え 
られる(小松原ほか，1999 b)． 
断層南部の三方町南前川から能登野に至る区間では， 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

主断層の上盤(東)側に小地塁状の変位地形が連続する 
(口絵 5，第 69 図，岡田，1984)．この小地塁の西翼で 
は，能登野層が 30ﾟ程度，中位Ⅱ段丘堆積物が 5ﾟ程度西 
傾斜する(第 70 図)．断層変位地形が明瞭な三方町藤井 
では，低位Ⅱ段丘面が約 6 m，低位Ⅲ段丘面が約 2 m 
西落ち変位する(第 65 図 b)．本地域南端の三方町能登 
野以南では，断層のトレースは大きく 2 本に分かれる． 
このうち西側のものは熊川地域北端部の成願寺付近まで 
認められ，能登野層が分布する丘陵とその西側の低地の 
境界を画する．この断層の近傍では，能登野層が約 20ﾟ, 
中位Ⅱ段丘面が約 2-5ﾟ西傾斜する．東側の断層は西津 
地域南端部の八幡川が屈曲する地点付近を通り，熊川地 
域内の倉見峠南西方に至る．東側の断層沿いでは，丹波 
テレーンに幅数 m 程度の断層破砕帯が認められる． 
三方断層の変位速度に関しては，以下の値が得られて 
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いる． 
久々子湖南岸地区：断層より約 500 m 西方の久々子 

湖畔で行ったボーリング調査では，沖積層の下位に位置 
する標高マイナス 22-26 m に海生の珪藻化石を含む泥 
層が認められた(第 71 図の MG-C，水野ほか，1999)． 
断層上盤(東)側で，これに対比される気山層下部の海成 
粘土層は標高 5-10 m に分布する．したがって，久々子 
湖南岸付近における三方断層による気山層下部の海成粘 
土層の変位量は約 30 m であり，同層の年代を 12.5 万 
年前の最終間氷期最盛期とすると平均変位速度は約 0.2- 
0.3 mm/yr である(水野ほか，1999)． 
菅湖東岸地区：断層より約 1 km 西の菅湖畔で行った 

ボーリング調査では，地表から 3.7 m まで約 47,000 yr. 
B.P.より古い14C 年代を示す炭質シルト層が，その下位 
には層厚 16 m 以上の強風化礫を主体とする風化礫層が 
分布する(第 71 図の MG-D)．年代と礫の風化程度から 
この礫層は，高位段丘堆積物に対比される可能性が高 
い(水野ほか，1999)．これを高位Ⅰ段丘堆積物に対比 
するなら，その変位量は 30-50 m となり，変位速度は 
0.2 mm/yr 前後と推定される． 
三方湖東岸地区：三方湖の湖深部(第 71 図の MG-A) 

では，標高マイナス 80.9-90.2 m に最終間氷期の湖成 
層が存在する(竹村ほか，1994)．一方，断層上盤側には 
これに対比される段丘堆積物は確認できないため，断層 
の変位速度を推定することはできないが，断層下盤側が 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

第 66 図 三方断層の露頭(三方町気山） 
(a)著しく風化した崖錐堆積物と破砕された丹 
波テレーンの砂岩泥岩互層が，高角逆断層で 
接する．左下の枠は写真(b)の範囲を示す．(b) 
逆断層の近影．スケールの長さは 1 m． 

 
海水準に対して平均で 0.7 mm/yr 程度の速度で沈降し 
ているとみなすことができる(岡田，1984)． 
黒田低地：本地域南部の黒田低地で掘削されたボーリ 

ング(竹村ほか，1994)から，最終間氷期以降は淵水域と 
湿地的環境がほぼ繰り返し出現することが明らかにされ 
たが，断層上盤側に発達する扇状地性堆積物と対比の基 
準となる地層は確認できない．しかし，黒田低地におけ 
る堆積速度はほぼ一定しており，三方湖における堆積速 
度の約1/2であることから，沈降速度も同様に三方湖の半 
分程度と考えることができる． 
以上から三方断層の変位速度は，北部(日向断層が並 

走する区間)で 0.2-0.3 mm/yr 程度，中部(三方湖東岸) 
で 0.7 mm/yr を若干上回る程度，南部で 0.3 mm/yr 
を若干上回る程度と考えられる． 
活動履歴 
三方町気山におけるトレンチ調査より，平安時代以降 

に三方断層が活動したことが明らかになった．平安時代 
以降，西津地域周辺に大きな被害をもたらした可能性が 
高い歴地震としては，正中二年(1325 年)の地震と寛 
文二年(1662 年)の地震が挙げられる．なかでも寛文二 
年の地震では，日向断層と花折断層北部が活動した可能 
性が極めて高いとされ(吉岡ほか，1998；小松原ほか， 
2000)，その間に位置する三方断層も同時に活動した可 
能性が高いと判断される(岡田，1984)． 
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Ⅶ．1．4 日向断層及び延長の海底断層 

命 名 

金田ほか(2000)により命名された． 
分 布 
日向沖の若狭湾から日向湖を経て菅湖南部に至る，約 

5 km の南北性西落ちの断層である(植村，1992；水野 
ほか，1999；小松原ほか，2000)．水月湖では本断層は 
確認されていないが，水月湖の東北岸近くを通ると推定 
される．さらに日向断層の北方延長は，幅 2 km 程度の 
緩く西傾斜する傾動帯を介して，長さ約 6 km の南北走 
向・西落ちの断層(岡田，1984 の a 断層系；海上保安庁, 
1980 a)へ雁行状に連続する(小松原ほか，2000)． 
変 位 
日向断層は，幅数 10 m-数 100 m の撓曲帯をなす． 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

若狭湾の沿岸部では，完新統と考えられる堆積物中の 2 
層準に傾斜不整合が認められ，かつ海底面まで変形して 
いる可能性が高い(小松原ほか，2000)．完新統基底と想 
定される層準の変位量は 10 m 程度であり，平均変位速 
度は約 1 mm/yr に達する可能性がある(小松原ほか， 
2000)． 
日向湖東部でも，湖底堆積物を累積的に変位させる撓 

曲構造が認められる(第 72 図)．なお，日向湖の西部に 
は東側を沈降させる撓曲構造が認められ，日向湖は東西 
両側の撓曲構造によって湖心部が落ち込む地溝状の構造 
をなす． 
菅湖のほぼ中央を南北に縦断して，屈曲したトレース 

をもつ撓曲帯が認められる(第 73 図；水野ほか，1999). 
菅湖底の日向断層西(下盤)側(水深 12.3 m 地点)で堀削 
したボーリング調査では，深度 20 m まで粘土層が連続 
し，深度 15.7 m に姶良 Tn 火山灰層(AT)が挟在する． 
音波探査の結果からみて，この粘土層は菅湖東岸のボー 
リング(孔口標高 3.87 m)において，地表近くに出現し 
た 47,000 年前以前の14C 年代を示す有機質土を覆って 
堆積していると考えられる．したがって，菅湖東岸に分 
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布する有機質土とその下位の砂礫層は少なくとも 35 m 
以上変位しており，その年代を 5-15 万年前と推定する 
と，本断層の平均変位速度は 0.2 ないし 0.7 mm/yr 以 
上に達すると考えられる(水野ほか，1999)． 
日向断層の北方延長の海底断層も，後期第四紀の堆積 

物を累積的に変位させる撓曲帯をなす(第 74 図；小松原 
ほか，2000)． 
活動履歴 
日向断層は海底・湖底の表層まで変位させており，き 

わめて新しい地質時代に活動した可能性が高い．この堆 
積物の年代値は得られていないが，1662 年(寛文二年) 
の地震時に日向断層東(上盤)側の広い範囲が隆起したこ 
とが，多数の文書料に記されており，日向断層がこの 
地震時に活動した可能性が極めて高い(宇佐美，1978； 
岡田，1984；小松原ほか，1999 a)．また本断層沿いで 
は，完新統である可能性の高い地層中に 2 層準の傾斜不 
整合が認められることから，完新世に複数回の活動を 
行っている可能性が高いが，堆積物の年代値は未だ十分 
に得られていないため，活動間隔について今後の調査が 
必要である． 

 
Ⅶ．1．5 熊川断層とその沖合いの海底断層 

熊川断層(塚野，1965)は，三遠三角地(吉川，1951)の 
南西端を画する北東落ち・左横ずれ成分をもつ活断層で 
ある．この断層は西津地域の南西方に位置するが，小浜 
平野及び三遠三角地の形成に大きく関与していると考え 
られるので，本報告でもその活動について指摘する． 
熊川断層は，熊川地域内の今津町角川付近から上中町 

熊川西方に至る区間で，尾根や谷を系統的に左横ずれ屈 
曲させているが，その北西方では変位地形は認めがたい. 
しかしその延長にあたる小浜平野では，更新世の段丘堆 
積物が約 20 m 北落ちに変位している(笹島，1962)．ま 
た北川河口沖の小浜湾内では，標高マイナス 60 m 以深 
に最終間氷期相当の可能性がある湖沼性堆積物が分布す 

る．これに対し小浜湾北西端に当たる鋸崎では，標高 
15 m 付近に最終間氷期の海成段丘面が認められる(岡田, 
1978)．これらのことから，最終間氷期以降に小浜湾の 
東部と西部の間で 75 m 以上の北東落ち上下変位が生じ 
た可能性を指摘できる．この間の平均変位速度は約 
0.6 mm/yr に達する可能性が高い． 
鋸崎の東沖には，小浜湾断層(細野ほか，1976)と呼ば 

れる更新統を東落ちに変位させる断層が存在し，その活 
動によって小浜湾の東西で上下変動が生じた可能性があ 
る．しかし，熊川断層と小浜湾断層の接合部に当たる小 
浜湾内には明確な断層は確認できない(細野ほか，1976) 
ため，両断層の関係については今後検討の余地がある． 

 
Ⅶ．2 地震活動 

 
西津地域を中心とする近畿地方北部-若狭地方周辺で 

発生した浅い地震(深度 30 km 以浅)の震央を，第 75 図 
に示す．この図に示される範囲では，福井平野東部， 
柳ヶ瀬断層周辺，及び丹波高地周辺などで多くの小規模 
地震が発生している．これらのうち福井平野東部と柳ヶ 
瀬断層周辺の地震は，それぞれ 1949 年福井地震(マグニ 
チュード 7.1)ならびに 1909 年江濃(姉川)地震(マグニ 
チュード 6.9)の余震と考えられる．近畿地方北部の小 
規模地震の震源分布を詳しく解析した Ito（1990)による 
と，本地域を含む若狭湾周辺の浅い地震が発生する地震 
発生層の下限深度は 17-20 km 程度と，概ね一定である. 
本地域は，日本列島の中でも特に活断層の密度が高い近 
畿三角地帯の北西端に位置し，歴時代に周辺地域で大 
きな被害地震が発生している． 
若狭地方全域における歴時代の主な被害地震を，第 

14 表にまとめる．若狭地方には中世以降の豊富な文書 
料が残されているものの，近世以前の地震記録に関し 
ては料地震学的な検討が充分行われているとは言えず, 
記録の見落としや信憑性の低い料による誤解が残され 
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ている可能性も否定できない．これらの歴時代の被害 
地震のうち，1662 年(寛文二年)の地震は最も規模が大 
きく，かつ西津地域内の活断層が活動したと考えられる 
点で重要である．この地震による地殻変動は多くの文書 
料に記されており，宇佐美(1978)，東京大学地震研究 
所(1982，1988)，大長・松田(1982)，岡田(1984)，三木 
(1992)，小松原ほか(1999 b)などの多くの研究が行われ 
ている．これらの研究により，寛文二年の地震時に久々 
子湖,周辺が約 3 m，菅湖東岸が約 3-4 m 隆起したこと 
が明らかになった(第 76 図)．その結果，菅湖から気山 
川を通って久々子湖に排水されていた三方湖などの湖の 
水位が最大で標高 7 m 付近まで上昇し，この水位を下 
げるために行われた浦見川の開削によって，三方湖など 
の周囲の環境が大きく変化した． 
このような文書料に記された地殻変動は，日向断層 

の活動によって引き起こされたとして合理的に説明でき 
る(岡田，1984；小松原ほか，1999 a)．また，日向断層 
が極めて新しい地質時代に活動していることは，岡田 
(1984)や金田ほか(2000)に記された海岸部の離水波食洞 
などの高度分布をも良く説明する．さらに，杉山ほか 
(1998)はトレンチ調査の結果から野坂断層がこの地震時 
に活動した可能性が高いことを示した． 
最近発生した地震としては，西津地域北方の海域で発 

生した 1963 年若狭湾地震(マグニチュード 6.9)が注目 
される．この地震の震源は野坂断層沖合いの断層の北西 
方のごく浅い海底にあり，北東-南西走向で右横ずれの 
断層活動によると考えられている(Abe，1984)．この地震 
の深央付近には北東-南西走向北落ちの断層が知られて 
おり（山本ほか，2000)，野坂断層などと共役な断層の活 
動と考えることができる． 
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Ⅷ．災 害 地 質 

 
 

（小松原 琢） 
 

Ⅷ．1 土石流災害 
 

西津地域の山地は標高に対して起伏量が大きく，急な 
河床勾配の河川が少なくない．特に雲谷山周辺では，表 
層に厚い風化層が発達する花崗岩類(雲谷山花崗岩)が分 
布するため，山地の表層崩壊が発生しやすい．また平均 
河床勾配10ﾟ以上の急勾配の河川も多いため，土石流が 
発生しやすい地形・地質条件を備えている．このような 
状況から，西津地域の中小河川の多くが土石流危険渓流 
に指定されている(敦賀土木事務所，1999；小浜土木事 
務所，1997)．歴的にも，1953 年 9 月の台風 13 号や 
1965 年 9 月の台風 24 号により，三方町の観音川をはじ 
めとする多くの河川で土石流災害が発生し，主として扇 
状地や山麓の段丘面上の集落に被害を与えた記録がある 
(服部ほか，1996；三方町編集委員会編，1990)． 

 
Ⅷ．2 地すべり・崩壊 

 
西津地域の山地には，スプーンで抉りとったような馬 

蹄形ないしボトルネック状の平面形と浅い凹型の断面形 
を呈する，幅 100 m 以上の比較的規模の大きな浸食地 
形が多く認められる(第 77 図；地質図に地すべり及び大 
規模崩壊地形として記入)．その多くは尾根頂部に滑落 
崖状ないし溝状地形を伴い，谷底に至る一連の斜面を構 
成する．このような一連の浸食地形は，主としてすべり 
面を境として岩盤が塊状に滑動ないし落する移動土砂 
量が 105-106m3程度のマスムーブメントによって作られ 
たと考えられる．こうした特徴的な浸食地形は，⑴内陸 
部の丹波テレーンの緑色岩及び泥質混在岩が分布する地 
域，ならびに⑵海岸の急斜面に発達し，しかも比較的大 
規模をものが見られる．さらに，⑶断層や岩脈の近傍に 
も比較的小規模なものが認められる． 
⑴の地域では，傾斜が 20ﾟ前後の流れ盤型の斜面(層 

理面や劈開面をどの面構造と斜面の傾斜が同方向)が見 
られ，地すべり及び大規模崩壊地形が多く発達している. 
ここでは，斜面に塊状の移動岩塊が残留した岩盤すべり 
状の地形を呈し，地すべり堆積物を伴うものが多い．こ 
うした地形・地質条件は，地すべりや大規模崩壊が発生 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

第 77 図 大規模マスムーブメント地形(三方町河内南方）

国土地理院 1974 年撮影(CB74-12X C8-9, 10） 
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しやすい素因をもつと言うことができる．一方，花崗岩 
類の分布地域ではその周辺部を除いて地すべり及び大規 
模崩壊地形はまれである． 
⑵の海岸の急斜面では浅い馬蹄形の谷地形が発達し， 

表層を覆う薄い堆積物を除き移動岩塊はほとんど認めら 
れない．また，基岩の岩質や構造と地すべり及び大規模 
崩壊の発達程度との相関関係は内陸に比べて顕著でない. 
移動速度と工学的観点からこれらのマスムーブメント活 
動には，地すべりに分類される緩慢な滑動と，崩壊に分 
類される急速な岩塊の移動の 2 つの様式が考えられる． 
単純に地形から両者を区分することは難しいが，本地域 
の地すべり・崩壊は比較的急な傾斜の斜面に発達するこ 
とから，急速な岩塊の移動によって形成された可能性が 
高い．またこれらの浸食地形が発達する場所では，不安 
定な土砂が表層を覆って堆積していることが多く，それ 
らによる表層崩壊が発生しやすい．敦賀土木事務所 
(1999)に示された地すべり防止区域は，こうした浸食地 
形の中に位置する． 
⑶では，⑴⑵に比べて小規模な崩壊地形が多く発達す 

る．一方，断層近傍を除く花崗岩類や丹波テレーンの砂 
岩・チャートなどの分布域には，地すべり及び大規模崩 
壊地形はほとんど認められす，代わって幅の狭いガリー 
状の浸食地形が多く認められる．これは主として，著し 
く風化した岩盤の表層が崩壊したものである．こうした 
表層崩壊は個々の崩壊の規模は小さいが，豪雨時などに 

多くの箇所で生じる危険があり，また急勾配河川に崩積 
土が堆積している場所では，土石流災害発生の危険性が 
あり，注意を要する． 

 
Ⅷ．3 地震危険度 

 
西津地域内には，野坂断層とその沖合いの海底断層， 

耳川断層，及び三方断層・日向断層とその沖合いの海底 
断層の 3 つの断層系が発達する．このうち野坂断層は， 
寛文二年(1662 年)の地震時に活動した可能性が指摘さ 
れ(杉山ほか，1998)，三方断層と日向断層は同地震時に 
活動した可能性が高いと考えられている(小松原ほか， 
1999 a，b)．これらの活断層の平均活動間隔(地震の再 
来間隔)をそれぞれ約 5000 年及び約 3000 年として，断 
層活動が生じる確率を統計的に求めた杉山ほか(1999)と 
地質調査所活断層研究グループ(2000)によると，両断層 
ともに今後 100 年以内における活動を起す確率は 0.2％ 
未満と低い．しかし，耳川断層や若狭湾の海底断層につ 
いては，未だ地震発生の危険度を求める調査は行われて 
いない．さらに，西津地域北方及び東方に当る若狭湾東 
部海底には活動実態の明らかにされていない数多くの活 
断層が存在し，本地域南方の琵琶湖西岸活断層系は地震 
発生確率の高い活断層と考えられており(地質調査所活 
断層研究グループ，2000)，近傍地域の活断層の活動に 
関する注意が必要である． 
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Ⅸ．資 源 地 質 

 
 

（中江 訓） 
 

Ⅸ．1 鉱 床 
 

西津地域には小規模ながら幾つかの鉱床が認められ， 
その調査が行なわれた記録がある．しかしながら鉱山と 
して稼行されたものは少なく，鉱床の殆どは小規模であ 
り未開発のままである．現在ではすべての鉱山とも閉鎖 
されている． 

 
Ⅸ．1．1 金属鉱床 

(1）マンガン鉱床 

三方町編集委員会編(1990)によると，三方町内で少 
なくとも 3 ヵ所でマンガンの採掘が行なわれた記録があ 
るが，採掘跡は確認できなかった．三方町北前川(三方 
中学校の裏手)では 1950 年(昭和 25 年)までマンガンが 
採掘されていたが，採算がとれず廃坑になった．また， 
三方町藤井の向陽寺谷(藤井鉱山)や河内(所在不明)にお 
いてもマンガンが採掘されたが，開発の時期などは明ら 
かでない．これらの鉱山では付近の地質から判断して， 
新庄コンプレックスの小規模なチャート岩体を対象に採 
掘が試みられたと推定される． 
藤井鉱山 
三方町藤井の東方約 2 km の串小川沿いに位置し，新 

庄コンプレックスの泥質混在岩に包有されるチャート岩 
体に発達したマンガン鉱床である(吉村，1969)．ここで 
は 1950 年代まで採掘が行なわれていた(Matsubara and 
Kato, 1986)． 
(2）鉄及び銅鉱床 

福良鉱山 

梅岳東方約 1 km の水月湖北岸の谷に位置し，周辺 
には世久見コンプレックス下部の緑色岩が露出する． 
北・矢野(1954)によると，鉱床は緑色岩中の節理または 
裂かを充塡した石英脈であり，磁鉄鉱，黄鉄鉱，黄銅鉱 
などが含まれる．終戦まで稼行されていた． 
猫
ねこ

目
め

端
はな

鉱床 

三方町日向の北西海岸にあり，周辺には世久見コンプ 
レックスの砂岩・泥岩が分布している．鉱床は泥岩の層 
理面に沿って胚胎した石英脈であり，磁硫鉄鉱，黄鉄鉱, 
黄銅鉱などを含む(塚脇・武市，1954)．1845 年(弘化 2 
年)より銅を目的として採掘されたが，品質が悪く鉱量 
も多くないため，現在は稼行の対象となっていない(塚 
脇・天川，1954；塚脇・武市，1954)． 

 
 

Ⅸ．1．2 非金属鉱床 

(1）珪 石 

若狭珪石鉱山 

西津地域北東部，美浜町太田の南東方約 2 km の御岳 
山北斜面に位置し，御岳山を中心とした南北約 3 km・ 
東西約 3 km の範囲内である．御岳山周辺では，向笠コ 
ンプレックス下部の大規模な緑色岩-チャート複合岩体 
が東北東-西南西走向で北に 40ﾟ-50ﾟ傾斜して分布してい 
る．福井県経済部商工課(1950)によると，1924 年(大正 
14 年)に珪石の所在が発見され，翌年採掘が始められた. 
さらに 1932 年(昭和 7 年)から本格的な採掘に着手した. 
本鉱山は，佐柿鉱床，麻生鉱床，山上鉱床，新庄鉱床， 
太田鉱床，及び無名の鉱床の，計 6 鉱床からなる． 
各鉱床と周辺の地質については，安斎(1952)，鈴鹿ほ 

か(1967)，瀧本ほか(1968)などが詳細に記述しているほ 
か，塚脇・宮川(1954)による調査報告もある．これらに 
よると，鉱床は上下 2 層の緑色岩に挟まれたチャート中 
に胚胎し，断続的ながら御岳山付近を北西-南東方向に 
約 1.5 km にわたり発達している．採掘は最大規模の山 
上鉱床において最後まで続けられ，標高 400-500 m に 
分布するチャートを対象として露天掘切羽が展開された. 
鉱石は主として，良質な赤白及び青白珪石で，炉材珪石 
として出荷していた．全体の推定埋蔵鉱量は，約 900 万t 
である． 
吉田珪石 
北・矢野(1954)によれば，三方町小川の西方 1 km 程 

度の場所と推定される．ここには，世久見コンプレック 
スの泥質混在岩とともにチャート・緑色岩が海岸沿いに 
露出しており，チャートに附随して赤白珪石鉱床が見ら 
れる．珪石は比較的良質(SiO2が約 96％，Fe2O3が約 
3％，Al2O3が約 1.5％程度)であるが，これまでに採掘 
されたことはない． 
(2）石灰石 

三方町内では，能登野，上野，向笠において生石灰を 
生産した窯跡が残されていることが，三方町編集委員 
会編(1990)に記されている．能登野と上野の東方には， 
新庄コンプレックス中に比較的大きな石灰岩の岩体が幾 
つか挟在されているので，おそらくこの石灰岩が採掘さ 
れたと思われる． 
能登郷谷鉱床 
三方町能登野の東方約 2  k m  に第 1  鉱体が，約 

2.7 km に第 2 鉱体が位置し，新庄コンプレックスの緑 
色岩岩体中に挟在される石灰岩が対象となった．塚脇・ 
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天川(1954)によると，第 1 鉱体では過去に採掘した記録 
はあるものの，現在では稼行されていない． 
(3）雲 母 

三方町三方周辺では，1852 年(嘉永 5 年)頃から 1876 
年(明治 9 年)まで雲母を採掘した記録がある(三方町 
編集委員会編，1990)．これは雲谷山花崗岩を採掘した 
ものと思われる． 
(4）長 石 

美浜町久々子北西の飯切山には第 2 次大戦中に防空壕 
として掘られた坑道が 2 坑あり，長石鉱床(飯切山長石 
鉱床)が見られる．これは，断層によって破砕された花 
崗斑岩中に長石鉱床が発達したものであるが，鉱量が乏 
しく開発されていない(塚脇・武市，1954)． 

 
Ⅸ．2 温 泉 

 
Ⅸ．2．1 概 要 

西津地域内では，東半部の美浜町ならびに三方町に温 
泉が認められる．この地域での温泉の自然湧出は少なく, 
多くは昭和 40 年代に温泉の掘削・開発がなされたもの 
である．これには，観光地である三方五湖周辺への定常 
的な観光客の誘致策としての意図があった．このため， 
福井県から委託された温泉調査が幾つか行われてた(例 
えば，塚野，1964；初田，1965など)． 

 
Ⅸ．2．2 源泉地及び泉質 

温泉の源泉地調査は，福井県嶺南振興局敦賀保健所の 
源泉台帳をもとに美浜町役場・三方町役場，及び小浜保 
健所にて情報収集し，現地で所在の確認調査を行った． 

その結果と，平成 8 年度福井県統計年鑑(福井県総務部 
情報政策課，1998)ならびに福井県嶺南振興局敦賀保健 
所の｢温泉源泉台帳｣・｢温泉利用状況報告書(浴用，飲用 
利用分)」とをまとめたものを第 15 表に示す．なお本地 
域内の小浜市ならびに上中町には温泉の報告は無い．源 
泉台帳によると，西津地域内には 11ヵ所の温泉が登録 
されており，そのうち 6ヵ所で利用されている．これら 
の源泉水はすべては摂氏 25℃ 以下であり，泉質はナト 
リウム・カルシウム-塩化物泉，または単純放射能泉で 
ある．源泉の多くは火成岩類の近傍に位置するとともに, 
活断層ないしその延長部近傍にあたるのが特徴である． 
美浜町和田は耳川断層の北方延長部に，美浜町久々子・ 
早瀬と三方町三方は三方断層ないしその近傍，美浜町日 
向は日向断層の直上，さらに三方町気山は菅湖の湖底に 
伏在する日向断層の北方延長に位置する． 
(1）美浜町和田 

和田には 2ヵ所の温泉があるが，一般向けには利用さ 
れていない．和田 1 号泉(地点 1)はポンプにより毎分 
75 ℓ の温泉を汲み揚げており，地域の交流センターとし 
て利用されている．また和田郷市温泉(地点 2)は民宿と 
して利用されたが，現在では家庭用として個人で使用さ 
れている． 
(2）美浜町久々子 

久々子には 2ヵ所の温泉の登録があるが，利用は 1ヵ 
所のみである．久々子温泉(地点 3)は古くからの湧出が 
知られており，ポンプによって毎分 20ℓ の温泉を汲み 
揚げている．ホテルの温泉として利用されている．未利 
用温泉(地点 4)の詳細については不明である．地元住人 
からの聞き取りと現地調査の結果から，久々子湖畔に揚 
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水用ポンプと思われる痕跡を確認したが，その真偽は定 
かでない． 
(3）美浜町早瀬 

早瀬には 2ヵ所の温泉の登録があるが，利用は 1ヵ所 
のみである．早瀬 1 号泉(地点 5)は，個人宅で井戸を 
掘った際に地下水に温泉成分が含まれていたことから登 
録の届け出を行ったが，温泉としての利用はされていな 
い．早瀬 2 号泉(地点 6)は昭和 44 年に開発され，ポン 
プにより毎分 230 ℓ の湧出がある．早瀬温泉として旅館 
で利用されている． 
(4）美浜町日向 

日向には 2ヵ所の温泉の登録がある．日向温泉(地点 
7)は，日向保育所旧敷地において，昭和 41 年に掘削さ 
れポンプによる毎分 17.2 ℓ の湧出があったが，利用さ 
れていない．もう 1 つの源泉(地点 8)については，地元 
では，昭和 30 年代に日向湖の東岸で掘削され，一時期 
利用されていたとの情報が寄せられたが，詳細は不明で 
あり，現地で源泉を確認するに至っていない． 
(5）三方町気山 

気山には 2ヵ所の温泉の登録がある．以前から数ヵ所 

で掘削が行われていたが，現在では昭和 41 年に開発さ 
れた虹

こ

岳
が

島
しま

温泉(地点 9)が旅館として利用されている. 
泉温 13.5℃の単純放射能泉で，ポンプにより毎分 15 ℓ  
の湧出がある．燈島温泉(地点 10)は 20-30 年前までは 
利用されていたが，その詳細は不明である． 
(6）三方町三方 

三方には源泉が 1ヵ所ある．三方(三方ラドン)温泉 
(地点 11)は，昭和 40 年に開発された泉温 12.1℃ の単純 
放射能泉で，毎分 28 ℓ の湧出がある．利用者は三方町 
営旅館であったが平成 10 年に閉鎖され，平成 12 年に民 
間の旅館が新築された． 

 
Ⅸ．3 天然ガス 

 
西津地域内では三方湖周辺の三方町鳥浜・田名・南前 

川などで明治初期以降，井戸を掘削し天然のガスを家庭 
用の燃料として利用していた(三方町編集委員会編， 
1990)．昭和 23 年には地質調査所によって，天然ガスの 
成分．賦布状況・埋蔵量などの調査が行われた(工業技 
術庁地質調査所，1949)． 
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(ABSTRACT) 
 

The Nishizu district, mainly located in western part of Fukui Prefecture, geologically belongs to the Inner Zone of 
Southwest Japan. The district includes three major geologic units: (1) Jurassic accretionary complex of the Tamba Terrane; 
(2) Late Cretaccous to Paleogene granitic rocks and dikes; (3) Quaternary non-marine sediments. The Tamba Terrane is 
intruded by the granitic rocks and dikes, and unconformably covered by the Quaternary sediments. The geology of this 
district is summarized in Figs.1 and 2. 

 
Jurassic 

 
Tamba Terrane 

Geologic entity of the Tamba Terrane consists of terrigenous clastic rocks, pelagic rocks and volcanic rocks of oceanic 
seamount, and was formed as accretionary complexes through subduction-accretion during Early to Late Jurassic time. It 
is characterized by dismembering and chaotically mixing of the above rocks. These rocks in the Nishizu district comprise 
Late Carboniferous to Permian basaltic rocks and limestones of volcanic seamounts, Permian to Middle Jurassic cherts of 
pelagic realm, and younger terrigenous clastic rocks of Early to Middle Jurassic. Oceanic plate stratigraphy can be restored 
on the basis of interrelation between lithology and depositional age of these rocks. This stratigraphy begins with basaltic 
rocks and limestones, and is followed by a sequence from cherts to clastic rocks. 

The Tamba Terrane in the Nishizu district is tectonostratigraphically divided into three units; they are the Shinjō, 
Mukasa and Sekumi Complexes, in tectonically ascending order. The Shinjō Complex contains Permian basaltic rocks 
and limestones, Permian to Middle Jurassic cherts, and Middle Jurassic clastic rocks. The Mukasa Complex mainly 
consists of Late Carboniferous to Permian basaltic rocks and limestones, Permian to Early Jurassic cherts, and ear1y 
Middle Jurassic clastic rocks. The Sekumi Complex is composed of Late Carboniferous to Permian basaltic rocks and 
limestones, Permian to Early Jurassic cherts, and Early Jurassic clastic rocks. These complexes are considered to be 
bounded by a low-angle fault each other. 

 
Late Cretaceous to Paleogene 

 
Late Cretaceous to Paleogene igneous rocks intrude into the surrounding Jurassic accretionary complex of the Tamba 

Terrane. Kumodaniyama Granite mainly consists of blotite granites, muscovite granites and two mica granites, and widely 
crops out at the eastern part of this district. K-Ar age from both biotites and muscovites of the granite indicates around 
92 Ma. Kōjaku Granite in this district is composed of coarse- to medium-grained biotite granites, and is recognized at 
the northeastern area. 57-63 Ma for the age of the Kōjaku Granite is already reported. Kugushi Granite porphyry is 
composed of fine-grained granite porphyry and aplite and is distributed around Lake Kugushi at the central area. Its age 
is stlll unknown. Dikes consist mainly of diolite and granodiolite porphyry, and strike N-S and WNW-ESE. The N-S 
striking dikes generally extend several hundreds of meter long (maximum more than 5 km long). The WNW-ESE striking 
ones crop out with less than 1 km long. 

 
Quaternary 

 
Quaternary sediments in the Nishizu district is distributed around Lake Mikata-go-ko and along active faults. They are 
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divided into the Notono Formation, terrace deposits and alluvium. 
Notono Formation 

The Notono Formation is observed along the Mikata Fault and is mainly composed of weathered silt and gravel. This 
formation is inferred to be a Lower to Middle Pleistocene deposit. 
Terrace deposits and alluvium 

Terrace deposits are mainly distributed on the foot of Mt. Kumodani-yama in the eastern area. These deposits are 
mainly composed of gravel, sand and silt, and are divided into the Higher (undivided, II and I), Middle (II and I) and 
Lower(III to I) ones. The Higher and the Lower III terrace deposits was formed respectively in the Middle Pleistocene 
and Holocene, and the others were formed in the Late Pleistocene. Alluvium mainly consists of gravels, sand and mud. 

 
Active faults 

 
Four active faults are observed in the Nishizu district. The Nosaka, Mimikawa, Mikata and Hiruga Faults run in the 

eastern and central part of this district. 
The Nosaka Fault is a left-handed strike-slip fault and extends NW-SE for about 30 km long. The Mimikawa Fault is 

a reverse fault and extends N-S or NW-SE for about 8 km long along the eastern margin of the Kumodaniyama Granite. 
The N-S extendmg Mikata Fault is a eastward-dipping reverse fault and runs for about 8 km long along the western margin 
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of the Kumodaniyama Granite. Paleoseismological studies on this fault indicate the last faulting was occurred in 1662. 
The Hiruga Fault extends N-S and runs about 5 km long. 

 
Resources Geology 

 
Several mines and hot springs in the Nishizu district are known, but all mines are closed or have not been worked 

Manganese ore doposits related to cherts have been mined at Fujii and was closed in 1950's. From Hiruga, mining of 
pyrites, pyrrhotites, magnetites and chalcopyrites, related to quartz veins, were reported. Silicastones at Ota and Ogawa, 
and limestones at Notono, Ueno and Mukasa, mica at Mikata and feldspar at Kugushi were quarried. These mines and 
ore doposits are related to the rocks of the Tamba Terrane. There are 11 hot springs in this district and some of them 
are categorized into two spring types; simple radioactive spring and Na ･ Ca-Cl springs, according to their respective water 
chemistry. 
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