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地質調査総合センター（元地質調査所）は 1882 年に創立されて以来，国土の地球科学的実態を解明するために調査研
究を行い，その成果の一部として様々な縮尺の地質図を作成・出版してきた．その中で 5万分の 1地質図幅は，自らの調
査に基づく最も詳細な地質図のシリーズの一つで，基本的な地質情報が網羅されている．「新居浜」地域の地質図幅の作
成は，この 5万分の 1地質図幅作成計画の一環として行われたもので，環境保全，地質災害軽減対策等の基礎資料として
活用されることを目的としている．
「新居浜」地域の地質図幅の作成は平成 18 ～ 22 年度に行った野外調査と室内研究の成果に基づいている．調査研究と
執筆について，地形は青矢，また三波川変成コンプレックスについて中七番ユニットと白滝ユニットは青矢，超苦鉄質岩
類は水上，別子エクロジャイト相ユニットなど，その他の部分については青矢と遠藤が主に担当した．領家変成岩類は松
浦と青矢，領家深成岩類及び白亜紀岩脈は松浦，和泉層群は野田と利光，中新世岩脈と中新世熱変成作用は青矢と松浦が
担当した．第四系は岡村層と段丘堆積物を水野，完新統と人工造成地を宮地が主に担当し，中央構造線は新第三紀以前の
活動を青矢，第四紀の活動を水野が担当した．また応用地質は水野と遠藤，青矢が主に担当した．また研究報告の全体的
なとりまとめは青矢が行った．
三波川変成コンプレックスについて，野外調査では愛媛県西条市在住の安森滋氏，また高知県土佐郡大川村在住の石川
勝好氏に現地作業員としてご協力いただいた．安森滋氏には銅鉱床，滑石鉱床に関する資料の収集においてもご協力頂い
た．また名古屋大学の榎並正樹教授，Simon Wallis教授，纐纈佑衣氏に様々なご教示をいただいた．榎並教授には氏所蔵
の標本及び岩石薄片をお借りした．東京工業大学の丸山茂徳教授には氏が保有するルートマップを参照させていただいた．
丸山教授と共にこのルートマップ作成に掛かる野外調査に参加した主なメンバーは，香川大学の寺林優准教授，明星大学
の金子慶之准教授，埼玉大学の岡本和明准教授，鹿児島大学の山本啓司准教授，岡山大学地球物質科学研究センターの太
田努博士，東京大学の小宮剛准教授及び広島大学の片山郁夫准教授である．また石川県白山自然保護センターの東野外志
男研究員には地質図作成に必要な資料，文献の入手についてご助力を頂いた．和泉層群の分布範囲周辺において，愛媛森
林管理署には国有林内の，また新居浜市阿島の西日本砕石株式会社と四国中央市土居町の愛媛砕石工業株式会社には採石
場内の調査について便宜を図って頂いた．銅鉱床の執筆に関しては元住友金属鉱山株式会社勤務の内田欽介氏に直接的，
間接的に様々なご教示を頂いた．また住友金属鉱山株式会社には同社が出版した別子銅山に関する学術資料からの図表の
転載を許可して頂いた．新居浜市企画部の加地和弘係長には市内のボーリングデータ収集にご協力頂いた．以上の関係者
及び関係機関の方々に厚く御礼申し上げる．
所内では，温泉に関する記述について風早康平グループ長に助言を頂いた．また領家変成岩類の記載において山崎徹研
究員に助言をいただいた．本研究に用いた岩石薄片の大部分は，地質標本館の大和田朗，佐藤卓見，福田和幸の各氏の製
作によるものである．
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第１章　地　形

（青矢睦月）

「新
に

居
い

浜
はま

」地域（以後，本地域）は四国中央部の瀬戸
内海沿岸に位置し，ほぼ全域が愛媛県東部に含まれる
（第 1. 1 図）．日本測地系では北緯 33˚50’〜 34˚00’，東
経 133˚15’〜133˚30’，世界測地系では北緯 33˚50’12.0”〜
34˚00’11.9”，東経 133˚14’50.7”〜133˚29’50.6”の範囲を
占めている．行政区分としては東部地域南端の 2箇所で
わずかに高知県土佐郡大川村が含まれるほか，愛媛県で
は西から西条市，新居浜市（旧別

べっ

子
し

山
やま

村を含む），及び
四国中央市（旧土

ど

居
い

町と旧伊予三島市）が含まれる．
本地域の中央部には日本列島最大の地質境界である中
央構造線が西南西–東北東方向に走り，北側の西南日本
内帯と南側の西南日本外帯を分けている（第 1. 1 図）．

本地域の外帯部分は全域が急峻な四国山脈の山地によっ
て占められる．この外帯山地の構成岩は三

さん

波
ば

川
がわ

変成コン
プレックスの低温高圧型変成岩類である．一方，外帯の
山地はその北端部の中央構造線付近で急激にその標高を
下げ，内帯側のより平坦な地形へと移行する．この内帯
部分は中央構造線から北へ，最大でも約 7 kmまでの範
囲で瀬戸内海（燧

ひうち

灘
なだ

）の海岸線に至る（第 1. 1 図）．中
央構造線に沿ったこの狭長な地域は，本地域西方の高縄
山地と東方の阿讃山脈によって限られる予讃廻廊地帯
（東予地学会，1980 ； 太田ほか，2004）の中央部に当たる．
この内帯部分の地形は，南端の段丘，中央丘陵，海岸丘
陵及びそれらの間を埋める沖積平野に 4 区分でき（第

第 1. 1 図　「新居浜」地域とその周辺の地形概略図
基図のレリーフマップは国土地理院発行数値地図 50 mメッシュ（標高）「日本 III」を使用して，カシミール 3Ｄを用いて
作成．内帯の段丘及び平野部分にのみ等高線（間隔 10 m）を白線として示した．河川の破線部分は伏流部．

5 km5 km
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1. 1 図），この区分は本報告における地質区分とほぼ対
応する．すなわち，中央丘陵は和

いずみ

泉層群の堆積岩類，海
岸丘陵は領

りょう

家
け

帯の火成・変成岩類，また段丘と沖積平野
はそれぞれ第四紀の段丘堆積物と沖積層によって主に占
められる．本地域北西部の御

み

代
よ

島
しま

や垣
は

生
ぶ

崎
さき

の周辺，また
北東部沿岸には，埋め立てや干拓による人工造成の平地
が分布している（第 1. 5 図 b，c）．

1．1　 外 帯 山 地

東西山系　本地域の外帯山地の中軸をなすのは，石
いし

鎚
づち

山
系の北東延長に当たる赤

あか

石
いし

山系である．南西隣「石鎚
山」地域から北東へ連なる石鎚山系は，南隣「日

ひ

比
び

原
はら

」
地域の北西部に位置するちち山の東方で，北東へ向かう
赤石山系と南東へ向かう愛媛–高知県境山系に分岐する

（第 1. 1 図）．赤石山系はこの分岐から北東へ約 1.5 km
で本地域の南端に達し，ここから西

にし

山
やま

，銅
どう

山
ざん

越
ごえ

，西
にし

赤
あか

石
いし

山
やま

，物
もの

住
すみ

頭
がしら

，東
ひがし

赤
あか

石
いし

山
やま

，権
ごん

現
げん

山
やま

，エビラ山，二
ふた

ッ岳，峨
が

蔵
ぞう

越
ごえ

，赤
あか

星
ぼし

山
やま

，豊
とよ

受
うけ

山
やま

を経て，本地域の東端に至る（第
1. 1 図，第 1. 2 図 a）．本地域の最高点は東赤石山三角
点（1，706.0 m）の約 80 m西方にあり，標高は日本林業技
術協会（1965）によれば 1，711.8 mである．またこの山
系のうち，峨蔵越よりも北東の部分は法

ほう

皇
おう

山脈とも呼ば
れる．一方，ちち山分岐から南東へ向かう県境山系は，
おおむね南隣「日比原」地域の北端部を蛇行するように
東へ延びているが， 東

ひがし

光
みつ

森
もり

山
やま

周辺及びその約 4 km東方
の 1，400.5 mピーク付近において本地域南端部にも現れ
る（第 1. 1 図，第 1. 2 図 b）．つまり，本地域の南端東
部は主に県境山系の北麓が占めている．赤石山系と県境

11440000..55mm

(a)

(b)
第 1. 2 図　「新居浜」地域外帯の 2つの山系

（a） 赤石山系．左下に見えるのは別子ダムの貯水池．南隣「日比原」地域内の平家平から北東を向いて撮影．
（b） 愛媛–高知の県境山系に属する二つのピーク．右下は富郷ダムの貯水池である法皇湖．法皇湖の北東岸から南西を向い
て撮影．
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(d) (e)
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第 1. 4 図　外帯山地の滝
（a） 魔戸の滝．上兜山の北西約 2.3 kmの西ノ谷川沿いに位置する．SMqは白滝ユニット中部の珪質片岩．（b） 面白の滝．
赤星山の北方約 2.5 kmの面白川沿いに位置する．SUmは白滝ユニット上部の苦鉄質片岩で以下同様．（c） 東光森山の北東
約 1 kmの谷川沿い（標高 970 m）で確認した無名滝．「地図にない滝発見」という題で 2009 年 3 月 13 日の愛媛新聞朝刊
に紹介された．

第 1. 3 図　外帯山地の尾根地形
（a） 赤石山系の北斜面．赤星山山頂
から南西を向いて撮影．（b） 西赤石
山から物住頭にかけての稜線．Hd
は東赤石ユニットのかんらん岩（主
にダナイト）で以下同様．物住頭の
南南東約 300 mの地点から西を向い
て撮影．（c）東赤石山の南斜面．赤
石山荘付近から東を向いて撮影．（d）
二ッ岳の南西斜面．Egbは別子エク
ロジャイト相ユニットのざくろ石含
有変斑れい岩．二ッ岳の北西約 350 
mの地点から南東を向いて撮影．（e）
物住頭から上兜山を経て北方（画面
右方）に延びる尾根．物住頭の北北
西約 350 mの地点から北を向いて
撮影．（f） 石鎚–赤石山系から分岐
して北方に延びる尾根群．特に黒森
山，辻ヶ峰を経て北方（画面右）に
延びる急峻な尾根が中央に見える．
SUm：白滝ユニット上部の苦鉄質片
岩．上兜山の西北西約 350 mに位置
するピーク（串ヶ峰）から西南西を
向いて撮影．



− 4−

(b)

rrmm

ttllaall

(c)

(a)

第 1. 5 図　「新居浜」地域内帯の地形
（a） 中央構造線の通過部．向かって左が外帯山地，右が内帯丘陵．四国中央市上野から西南西を向いて撮影．（b） 丘陵地形．
画面中央は中央丘陵．御代島，及び垣生崎周辺には海岸丘陵が発達する．四国中央市入野の南方から西北西を向いて撮影．
（c） 四国中央市津根周辺の段丘及び平野．低位段丘（tl），沖積平野（al），及び埋め立て地（rm）のおよその境界を点線で
示した．低位段丘と沖積平野の間の比高は写真で確認できるほど大きくないことがわかる．
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山系の間には，ちち山分岐付近を源流とする銅
どう

山
ざん

川
がわ

（最
上流部の名称は七

しち

番
ばん

川
がわ

）が東流し，本地域の東端まで至
る（第 1. 1 図）．
外帯山地を構成する岩石は主に苦鉄質片岩，珪質片岩，
泥質片岩や砂質片岩といった三波川変成コンプレックス
全般で普通に見られる片岩類であるが，赤石山系の中央
部にはその他にかんらん岩，苦鉄質片麻岩，変斑れい岩
といった本地域特有の粗粒岩がまとまって分布し，ひと
きわ急峻な地形を形成している（第 1. 3 図 a）．例えば，
物住頭から東赤石山の東方約 800 mまでの稜線周辺には
かんらん岩（Hd）が分布し，広い範囲で切り立った岩
盤を露出させている（第 1. 3 図 c）．これは，より西方
の片岩分布域，すなわち西赤石山と物住頭の間の稜線が
比較的なだらかなのと対照的である（第1. 3図 b）．また，
西赤石山から北方に延びる尾根上にある小規模なかんら
ん岩体は通称「兜

かぶと

岩
いわ

」と呼ばれ，その名の通り，兜のご
とく突出している（第 1. 3 図 b）．更に東方，権現山か
らエビラ山を経て二ッ岳に至る稜線周辺には主に苦鉄質
片麻岩や変斑れい岩が分布し，やはり非常に険しい地形
を形作っている（第 1. 3 図 a，d）．一方，片岩類の中で
も特に苦鉄質片岩が卓越する地域では，同程度に急峻な
尾根地形が見られることがある．例えば，物住頭の北方
約 700 mに位置し，鋭く突出したピークを持つ上

かみ

兜
かぶと

山
やま

（第 1. 3 図 e）は苦鉄質片岩からなる．また本地域南西
端部の黒

くろ

森
もり

山
やま

（第 1. 3 図 f）も，その東斜面に苦鉄質片
岩の切り立った岩盤を露出させている．県境山系におい
ても，東光森山や 1，400.5 mピーク（第 1. 2 図 b）を含め，
尖峰状のピークの大部分は苦鉄質片岩の卓越部となって
いる（青矢・横山，2009）．
中央構造線付近の南北尾根群　石鎚–赤石山系からは，
北方の中央構造線に向かう南北系の支尾根が多数分岐し
ている．そのような南北系尾根の中で最長のものは，南
隣「日比原」地域内の笹ヶ峰から，黒森山，辻

つじ

ヶ
が

峰
みね

を経
て中央構造線に至る尾根である（第 1. 3 図 f）．その他
にも物住頭から上兜山を経て下

しも

兜
かぶと

山
やま

へ向かう尾根（第
1. 3 図 e）や，エビラ山西方のピーク（黒

くろ

岳
だけ

）から熊
くま

鷹
たか

山
やま

に向かう尾根，赤星山から北方に延びる尾根などがあ
る．これら北方への尾根は中央構造線から約 3 km程度
の位置で手指状に分岐する（第 1. 1 図）．また分岐した
各尾根は，中央構造線直近部においてほぼ例外なく三角
末端面による断層崖を形成している（第 1. 1 図，第 1. 5
図 a）．
地すべり地形　三波川変成コンプレックスは地すべりの
密集地として有名であり（小出，1955 など），本地域の
外帯山地でも主に滑落崖と側方崖，移動体からなる地す
べり地形が随所に発達している．地すべり地形分布図（防
災科学技術研究所，2007）を参照すると，やや不明瞭な
ものまで含めた場合，本地域の外帯山地はあたかも地す
べり地形によって埋め尽くされているかのように見え

る．ただし，苦鉄質片麻岩と変斑れい岩の分布域には比
較的地すべりの分布が少ない．
滝　本地域の外帯山地にはその急峻な地形を反映して無
数の滝が存在する．1:50，000 地形図に示されているもの
だけを挙げても，西から銚

ちょう

子
し

の滝，清
きよ

滝
たき

，魔
ま

戸
ど

の滝，柾
まさ

木
き

滝
だき

，八
はっ

間
けん

滝
だき

，黒
くろ

滝
たき

，面
つら

白
じろ

の滝がある．こういった 10 
m以上の大きな落差を持つ滝は苦鉄質片岩や珪質片岩，
かんらん岩といった堅硬な岩相の内部，もしくは堅硬な
岩相と泥質片岩の境界部に発達していることが多い．例
えば上兜山の北西約 2.3 kmにある魔戸の滝は，西ノ谷
川が珪質片岩から泥質片岩への境界を横切って流下する
部分に位置している（第 1. 4 図 a）．また赤星山の北方
約 2.5 kmにある面白の滝は苦鉄質片岩の分布域内に位
置する（第 1. 4 図 b）．本報告の野外調査において，東
光森山の北東約 1 kmの谷川沿いで落差 20メートル程度
の滝（第 1. 4 図 c）を確認したが，地元でもその存在が
ほとんど知られていなかったため，調査に同行していた
安森滋氏が愛媛新聞社に報告し，2009 年 3 月 13 日の朝
刊に「地図にない滝発見」という題で掲載された．この
滝も苦鉄質片岩の分布域内に位置している．

1．2　内帯の丘陵地及び低地

1. 2. 1　中央丘陵
本地域内帯の中央部には標高 300 m以下の丘陵地帯が
東西 2つに分かれて存在する．これら 2つの丘陵をひと
まとめに中央丘陵と呼び，後述する海岸丘陵と区別する
（第 1. 1 図）．東部丘陵は関

せき

川
がわ

丘陵，西部丘陵は船山丘
陵とも呼ばれる（太田ほか，2004）．両丘陵とも，地図
上での輪郭は東西に延びた形状を示す（第 1. 1 図，第
1. 5 図 b）．東部丘陵の最高点は関の原の北北西約 800 m
に位置する 285.1 mピークであり，その他にも東方の西
の山，北山など，標高 200 m以上のピークが散在する．
西部丘陵の最高点は滝の宮ゴルフ場西方の 206 mピー
クであり，その他にも標高 150〜200 mのピークが散在
する．すなわち，全体として中央丘陵ではピーク高度が
150–250 mによく揃っている．東部丘陵，西部丘陵とも
にその山塊部分のほぼ全域は和泉層群の砂岩，泥岩，礫
岩からなる．ただし，東部丘陵では西部の 255.2 mピー
クの北方約 1 kmの山麓部分にわずかに岡村層，低位段
丘堆積物といった第四紀堆積物が分布しているほか，2
箇所で領家帯の花崗閃緑岩の露頭が認められ，和泉層群
と領家帯の境界部となっている．

1. 2. 2　海岸丘陵
本地域の海岸部及び島しょ部（現在では大島のみ）に
は，地図上で円状の輪郭を持ち，単一丘に近い形状を示
す小規模な丘陵が散在している．西から，御代島，恒生
崎周辺，黒島，大島に見られる丘陵がそれである（第 1. 1



− 6−

図，第1. 5図ｂ）．地質図における埋立地（rm），干拓地（dr）
の分布からもわかる通り，御代島や黒島も元々は島しょ
部であった．御代島は工業用地の埋め立てにより平野の
一部となったものであり，それまでは干潮時のみ海面に
現れる約 1.5 kmの砂州によって陸地とつながるのみで
あった．また黒島は元禄の昔から着手された多喜浜塩田
の建設に伴う干拓によって陸繋島となった（新居浜市，
1980a）．各丘陵の最高点は，御代島で 74.1 m，恒生崎周
辺で 101.4 m，黒島で 52.8 m，大島で 146.5 mとすべて
150 m以下である．これらの海岸丘陵は主に領家帯の火
成岩類，すなわち様々な粒度の花崗閃緑岩ないし花崗岩
及び苦鉄質片麻岩，珪質片麻岩，大理石，泥質及び砂質
片麻岩といった領家変成岩類からなる．

1. 2. 3　段丘
本地域の海岸部には海成段丘，すなわち隆起海食崖を
伴う段丘が見あたらない．本地域内帯の段丘は基本的に
北流する河川による河成段丘であり，その大部分は中央
構造線の北側約 1.5 kmまでの細長い領域に分布してい
る．標高で言えば 40〜50 m以上の部分に相当し，中央
構造線から北へ緩傾斜を示している（第1. 1図）．ただし，
東部丘陵では西部の 255.2 mピークの北方約 1 kmの山
麓部分に小規模な段丘地形が認められる．このような本
地域の段丘を構成するのは前期更新世以降の礫，砂及び
泥からなる堆積物であり，これらは色調と厚さ，風化状
態と固結度，また地形面の保存状態によって中–古期第
四紀層（岡村層）及び高位・中位・低位の段丘堆積物に
大別される（岡田，1970；太田ほか，2004）．中–古期
第四紀層は堆積面をほとんど残していない．また高位段
丘は局所的には原面を残すが，全体的には原面の保存が
悪い．一方，中位段丘は開析を受けてはいるものの面の
保存状態は良く，波浪状の起伏が広く発達する．また低
位段丘群は平坦面を広く残し，高位や中位の段丘面の周
りや断層崖麓域に分布している．低位面の沖積面との比
高は一般に数 m以内と比較的低い（第 1. 5 図 c）．

1. 2. 4　沖積平野
本地域の内帯部分には，中央丘陵，海岸丘陵，及び段
丘部の間を埋める形で小規模な沖積平野が発達する（第
1. 5 図 b，c）．この沖積平野部分は大きく分けて，東部
丘陵と西部丘陵の間を占める新居浜平野と，東部丘陵の
東方を占める宇摩平野に分けられる．これらの平野に堆
積物を供給している水系はそれぞれ主に国

こく

領
りょう

川
がわ

水系，
関川水系であり（第 1. 1 図），これらの分水嶺に位置す
る関の原付近で両平野を分けることができる．両平野に
は共通して後背湿地及び谷底低地（a）が最も広く分布
する．また国領川や関川などの河川流域には自然堤防や
現河床（n，r）が分布する．両平野とも，海岸部には浜
堤（b）がごく狭く分布している．一方，扇状地及び崖

錐（f）の分布は新居浜平野で広く，宇摩平野ではごく
狭い．新居浜平野の扇状地及び崖錐は，外帯山地から流
下する国領川，尻

しり

無
なし

川
がわ

が中央構造線を越えた部分に厚い
土砂を堆積させたものである．この扇状地の南北幅は最
大約 3.5 kmであり，大比高の断層崖麓に形成したもの
としては規模が小さい．しかし，この幅の割には 100 m
を越す厚い堆積物が地下に埋積している（栗原，1972）．

1．3　水　系

本地域の水系は吉野川水系，及び燧灘に注ぐ小水系群
に大別できる．外帯山地の水系のうち，赤石山系よりも
南側の河川はすべて吉野川水系に属する．赤石山系と愛
媛–高知県境山系の間を東流する銅山川（第 1. 1 図）は，
東隣「三島」地域内で吉野川支流の伊予川に合流し，伊
予川は更に東隣の「川口」地域内で吉野川本流と合流す
る．また県境山系より南側の小河川群は南隣「日比原」
地域内でより南方を東流する吉野川本流に合流する．銅
山川流域はほぼ全域が深い峡谷をなす．この地形を利用
し，本地域の銅山川流域には別子ダム及び富郷ダムによ
る貯水池が建設されている（第 1. 2 図）．富郷ダムの貯
水池は法皇湖と呼ばれる．
一方，赤石山系より北側の水系のうち主なものは，西
部の国領川水系及び東部の関川水系である（第 1. 1 図）．
国領川水系は赤石山系の北麓及び内帯の東部丘陵南麓か
ら水を集めて北流し，本地域北西部の海岸線に達する．
国領川中流部の赤石山系北麓には鹿

しか

森
もり

ダムによる貯水池
がある（第 1. 1 図）．一方，関川水系は主に赤石山系北
麓からの水を集め，内帯に達してからは東北東方向に流
れ進み，本地域北東部の海岸線に達する．国領川水系と
関川水系の分水嶺は赤石山系の物住頭から上兜山と下
兜山を経て関の原にいたる南北尾根であり（第 1. 1 図，
第 1. 3 図 e），この稜線は新居浜市と四国中央市（旧土
居町）の市境となっている．国領川や関川を始めとした
赤石山系北麓に水源をもつ水系は，中央構造線を越えて
まもなくの第四紀堆積物分布域でしばしば伏流となる
（第 1. 1 図）．
一方，内帯の中央丘陵のみを水源とする小水系もいく
つか存在する．その中で最も規模が大きいのは東部丘陵
に水源を持つ阿

あ

島
しま

川
がわ

水系である（第 1. 1 図）．阿島川本
流は東部丘陵の南東部に位置する北山の北麓を西流して
新居浜と四国中央市（旧土居町）の市境を横切り，最終
的には流向を北に転じて本地域中央北部の海岸線に至
る．
その他，本地域の内帯部分には図幅中央部やや北西に
位置する池

いけ

田
だ

池
いけ

（第 1. 1 図）を始めとした多数の小規
模な貯水池がある．
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第 2章　 地 質 概 説

（青矢睦月・野田　篤・松浦浩久・水野清秀）

2. 1　既存の広域地質図

「新居浜」地域（以下，本地域）を含む産業技術総合
研究所地質調査総合センター発行の広域地質図として
は，50 万分の 1 地質図幅「高知」（飯山ほか，1952），
20 万分の 1 地質図幅「高知」（礒見，1959）及び 7 万 5
千分の 1地質図幅「新居浜」（佐藤，1938）が発行され
ている．また「中央構造線活断層系（四国地域）スト
リップマップ」（水野ほか，1993）は縮尺 2万 5 千分の
1で本地域内の中央構造線周辺部をカバーしている．同
センター以外からは，縮尺 20 万分の 1の「愛媛県地質
図」が第 4版まで改訂を重ねており（永井，1957；愛媛
地学会，1991 ほか）， 20 万分の 1では他に「四国地方土
木地質図」（四国地方土木地質図編纂委員会，1998）が
ある．更に大縮尺では 10 万分の 1「愛媛県地質図」（愛
媛県，1962）や 5万分の 1「西条・新居浜付近の地質図」（東
予地学会，1980）が刊行されている．これらの広域地質
図を編集して作成された 20 万分の 1シームレス地質図
データベース（http://riodb02.ibase.aist.go.jp/db084/）をイ
ンターネット上で利用することも可能である（産業技術
総合研究所地質調査総合センター，2010）．また本地域
に限って見ると，5万分の1表層地質図「新居浜」（愛媛県，
1977）が刊行されている．なお，本地域周辺の 5万分の
1 地質図幅としては，東隣の「三島」（土井，1964）及
び南隣の「日比原」（青矢・横山，2009）が刊行されて
いる．

2. 2　地質区分・地史の概要

地質区分　本地域周辺の地質分布の概要を第 2. 1 図に，
また地質総括図を第 2. 2 図に示す．本地域は，その中
央部を西南西–東北東方向に走る中央構造線によって南
側の西南日本外帯と北側の西南日本内帯に分けられてい
る（第 2. 1 図）．外帯部分は，銅山川及び国領川流域に
わずかに点在する第四系を除き，ほぼ全域が低温高圧型
（以下，高圧型；第 2. 3 図）変成岩からなる三波川変成
コンプレックス（三波川帯）によって占められる．一方，
内帯側の基盤岩類としては中央構造線近傍に上部白亜系
の和泉層群，またその北側には高温低圧型（以下，高温型；
第 2. 3 図）変成岩と白亜紀火成岩類からなる領家火成–
変成コンプレックス（領家帯）が分布している（第 2. 1
図）．三波川変成コンプレックスと領家火成–変成コンプ
レックス及び和泉層群の岩石の形成時期はそのほとんど

が後期白亜紀であり，これらはその後，中新世に小規模
な火成岩脈の貫入を受けている（第 2. 2 図）．また内帯
側では，これらすべての岩石を被覆する第四系の段丘堆
積物及び沖積層が比較的広い範囲を占めている（第 2. 1
図）．
地史の概要　本地域に見られるように，領家帯と三波
川帯は中央構造線を介した比較的近い範囲に分布する
（第 2. 1 図）．巨視的に見れば，両帯は西南日本を東西
約 800 kmに渡って並走している．このようにほぼ同時
代の高温型・高圧型変成帯が並走する産状は環太平洋地
域の随所に見られ，「対になった変成帯」（都城，1965，
Brown，2010）として知られる（第 2. 3 図）．大局的に
は前者が火山弧の直下，すなわち沈み込み帯の上盤側に
由来し，後者は海溝下の地下深所，すなわち沈み込み
帯の下盤側に由来するものと捉えられる（都城，1965 ， 
1994）．本地域に置き換えて見れば，後期白亜紀のユー
ラシア大陸東縁に存在したであろう沈み込み帯におい
て，領家火成–変成コンプレックスは大陸側の地殻内部，
また三波川変成コンプレックスは地下深く沈み込んだス
ラブに由来して形成したものと考えられる（Aoya et al.，
2009 ； Maruyama et al.，2010 など）．三波川変成コンプ
レックスのような高圧型変成帯がどのようなメカニズム
で地下深部から地表まで上昇できたのかは未だ明らかと
は言えない．ただし，後期白亜紀に起こったと思われる
中央海嶺の沈み込み帯への接近が，三波川変成コンプ
レックス上昇の引き金となったという議論がある（青矢
2004 ； Wallis et al.，2009 など）．
一方，領家帯と三波川帯の間に位置する中央構造線は
本地域の大部分において活断層であるが，その活動史は
長く，古くは後期白亜紀にまで遡る（例えば Kubota and 
Takeshita，2008）．和泉層群は，後期白亜紀における中
央構造線の左横ずれ変位によって生じた横ずれ堆積盆
に堆積したと考えられている（Miyata，1990 ； Noda and 
Toshimitsu， 2009 ； 野田ほか，2010 など）．またその後，
中央構造線が正断層センスの変位を示していた時期があ
り，この運動が三波川変成コンプレックスの上昇に寄与
した可能性が指摘されている（Fukunari and Wallis，2007 ； 
Kubota and Takeshita，2008）．
本地域に産する中新世岩脈からは約 14.5Maの放射年
代が得られており，これは瀬戸内火山岩類や石鎚山周
辺に分布する石鎚火成岩類（第 2. 1 図）の年代とほぼ
一致する（巽ほか 2010 ； Shibata，1968 ； 田崎ほか 1993
など）．これらの火成活動は，日本海の拡大に伴って
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ユーラシア大陸から分離した西南日本弧に対し，形成直
後の熱い四国海盆が沈み込んだ結果と考えられている
（Maruyama et al.，1997；巽 2003 など）．地表では確認
できないものの，別子銅山の本山鉱床下部には，中新世
火成活動に伴う熱変成の結果と思われる三波川変成岩の
ホルンフェルス化が認められる（内田，1991）．
中央構造線の北縁に沿っては，下部更新統の河川成堆
積物である岡村層が分布している．同時代の地層は，愛
媛県伊予市の郡中層，徳島平野の土柱層，和歌山県紀ノ
川流域の菖

しょう

蒲
ぶ

谷
だに

層など広く中央構造線沿いに点在してい
て，2Ma頃からの傾動沈降を伴う断層運動（菖蒲谷時
階の運動）によってこれらの地層が堆積したと考えられ
ている（水野，1992）．活断層としての中央構造線では，
右横ずれセンスの変位が支配的であり，段丘堆積物に変
位を与えている（岡田，1973a，b ； 太田ほか，2004 など）．

2. 3　三波川変成コンプレックス（三波川帯）

本報告では前期白亜紀後期–後期白亜紀（第 2. 1 図）
に高圧型変成作用（第 2. 3 図）を被った地質体を三波
川変成コンプレックスとして扱い，必要に応じてその巨
視的な分布域を三波川帯，構成する岩石を三波川変成岩
と呼ぶ．以下の記述における変成相の名称は坂野ほか
（2000）に従う．
片岩類　一般に三波川変成コンプレックスは苦鉄質片
岩，珪質片岩，泥質片岩，砂質片岩によってその大部分
が占められる．これらはそれぞれ玄武岩，チャート，泥
岩，砂岩を原岩とする変形・変成岩であり，この原岩組
み合わせは海溝付近における海洋地殻の表層部分（海洋
底層序）に相当する．低温高圧型の変成条件（第 2. 3 図）
も併せると，三波川変成コンプレックスとは，主に沈み

第 2. 1 図　「新居浜」地域及びその周辺の地質分布概要
高知県（1988），四国地方土木地質図編纂委員会（1998），青矢・横山（2009），及び本報告の調査結果をもとに作成．三
波川帯の超苦鉄質岩類を黒塗りで示した．また三波川帯の泥質片岩・苦鉄質片岩から得られている全岩（黒丸）及びフェ
ンジャイト（白抜き丸）の Ar–Ar年代（Takasu and Dallmeyer，1990）を示した．またざくろ石含有苦鉄質片岩（エクロジャ
イト様片岩）から得られたざくろ石とオンファス輝石による Lu–Hfアイソクロン年代（二重丸；Wallis et al.，2009）も併
せて示した．
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トーナル

第 2. 2 図　「新居浜」地域の地質総括図
2009 年 6 月に IUGS（国際地質科学連合）が批准した新定義に基づいて第四紀に Gelasianを含め，第四紀の始まりを従
来の 181 万年前ではなく 258 万年とした．この第四紀下限の年代値は遠藤・奥村（2010）に従った．その他の年代値は
Gradstein et al.（2004）に従った．

込んだ海洋地殻表層物質からなる地質体であると推測
できる．本地域の三波川変成コンプレックスにおいても
主要構成岩相は上記した片岩類である．一方，本地域の
片岩類が被った変成作用の温度・圧力条件は幅広い．最
高圧力時の変成条件で見ると，三波川変成コンプレック
スにおいてほぼ最低変成度とされるパンペリー石アク
チノ閃石亜相から，緑れん石青色片岩亜相，緑れん石角
閃岩亜相を経て，角閃石エクロジャイト亜相までの岩石
が産出する（第 2. 3 図）．エクロジャイト相に達した岩
石のまとまった産出が見られるのは日本では本地域の
みである．
片麻岩類　本地域には片岩類に加えて，ざくろ石含有変
斑れい岩（Egb），ざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）な
ど，片岩類よりも粗粒の構成鉱物からなる片麻岩類が特
徴的に産する．こういった片麻岩類で構成される岩体
（東

とう

平
なる

岩体，五
い

良
ら

津
つ

岩体など）が数 km2 の規模で露出し
ているのは三波川帯全体で見ても本地域のみである．こ
ういった片麻岩類のうち，ざくろ石含有変斑れい岩に

ついては，その起源が議論の的となっている．つまり，
片岩類と同様に沈み込み帯の下盤側に由来するものな
のか（Aoya et al.，2006 ； Utsunomiya et al.，2011 など），
もしくは上盤側の下部地殻から取り込まれたものなのか
（Takasu， 1989 など），明確な決着を見ていない．一方，
本地域の片麻岩類は一般にエクロジャイト相の変成作用
を被っている．特に，砂泥質片麻岩（Epg）からなる権
現岩体の変成条件は藍晶石エクロジャイト亜相に達して
いる（第 2. 3 図）．
超苦鉄質岩類　本地域の三波川変成コンプレックスに
は超苦鉄質岩を主体とする地質体（Hd，Ed，Es，SUs，
SMs）が点在している．小規模なものは径 30 cmほどの
小岩塊から，最大で 5 km× 1.5 kmの露出を有する岩体
（東
ひがし

赤
あか

石
いし

岩体；第 2. 1 図）まで，各露出の規模は幅広
い．超苦鉄質岩が三波川変成コンプレックスに占める体
積の比率は微少であるが，広域的に分布しており，本地
域の三波川変成コンプレックスを特徴づける構成要素の
一つである．三波川変成コンプレックス全体を沈み込み
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第 2. 3図　三波川帯と領家帯における変成温度・圧力条件
変成相図は坂野ほか（2000）を一部改変，平均的な大陸地殻の地温勾配は Spear（1993）の一次元モデルによる．三波川帯
における最高圧力時の温度・圧力条件の範囲はドットで示した．Chl=緑泥石帯，Gt＝ざくろ石帯，AB＝アルバイト黒雲
母帯（ここまで Enami et al.，1994），OB＝オリゴクレース黒雲母帯（Enami，1983），SB＝瀬場苦鉄質・泥質片岩（Zaw 
Win Ko et al.，2005a；Kouketsu et al.，2010；Kabir and Takasu，2010a），IR＝五良津岩体（フェンジャイトを含む鉱物共生
のみを使用：Ota et al.，2004；Endo，2010），GG＝権現岩体（Ota et al，2004；Miyamoto et al.，2007），また東赤石かんら
ん岩体について Mizukami and Wallis（2005）．領家帯の温度・圧力条件は Ikeda（2004）による．MC=白雲母菫青石帯．Ky
＝藍晶石，Sil＝珪線石，And＝紅柱石．
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帯深部の地質体として見ると，その中における超苦鉄質
岩体は様々な過程によってスラブ物質，つまり沈み込ん
だ海洋地殻の表層物質に取り込まれた上盤側マントルの
欠片と見ることができる（Mizukami and Wallis， 2005；
Hattori et al.，2010；Aoya et al.，2013 など）．
ユニット区分　本地域の三波川変成コンプレックスを下
位から上位へ中七番ユニット，白滝ユニット（第2. 1図），
別子エクロジャイト相ユニット，及び東赤石ユニットに
区分した．また見かけの層序から，白滝ユニットを下部，
中部，上部という三つのサブユニットに細分した．こう
したユニット・サブユニット区分の詳細は第 3章で述べ
る．白滝ユニット上部と別子エクロジャイト相ユニット
の境界は現時点では不確定性が大きく，今後，別子エク
ロジャイト相ユニットの分布範囲は広がる可能性がある
（第 3. 4. 3. 2 節参照）．一方，東赤石ユニットはその全
域が超苦鉄質岩類からなる．また比較的小規模な超苦鉄
質岩体は別子エクロジャイト相ユニット，白滝ユニット
上部，及び白滝ユニット中部にも散在する．
銅鉱床　本地域の三波川変成コンプレックスには現在は
閉山となっているものの，古くは日本有数の稼行実績
を誇っていた別子銅山に代表される含銅硫化鉄鉱鉱床
（キースラーガー）が数多く胚胎する．これらの銅鉱床は，
唯一別子エクロジャイト相ユニットに胚胎する積

せき

善
ぜん

鉱床
を除けば，すべて白滝ユニット上部に胚胎する．

2. 4　領家火成–変成コンプレックス及び白亜紀岩脈
（領家帯）

本報告では前期白亜紀後期 –後期白亜紀に高温型変成
作用（第 2. 3 図）を被った変成岩類を領家変成岩類と
呼び，領家変成岩類に相伴って産する後期白亜紀の火成
岩類を領家深成岩類と呼ぶ．また領家変成岩類と領家深
成岩類が混在して分布する地質体を領家火成 –変成コン
プレックスとして扱い，その分布域を領家帯と呼ぶ．領
家変成岩類に関する記述は第 4章で，また領家深成岩類
の記述は第 5章で取り扱う．
領家変成岩類　新居浜市北東部多

た

喜
き

浜
はま

の燧
ひうち

灘
なだ

に面した新
居浜市東港フェリー着場から黒島にかけて小範囲に分布
するほか，大島と御代島にも領家深成岩類の小規模な捕
獲岩体として含まれる．岩相は分布が広い順に苦鉄質片
麻岩（Rm），泥質及び砂質片麻岩（Rp），珪質片麻岩（Rs），
及び大理石（Rl）からなる．変成度は変成鉱物組み合わ
せから角閃岩相低圧部相当と推定される（第 2. 3 図）．
領家深成岩類及び白亜紀岩脈　領家深成岩類及び白亜紀
岩脈も新居浜市の瀬戸内海沿岸に沿って，小規模な岩体
として点在している．露頭では領家変成岩類に貫入し，
後期白亜紀カンパニアン期の和泉層群に不整合に覆われ
る．領家深成岩類は貫入関係と捕獲岩から推定される貫
入順に，垣生花崗閃緑岩（Gd），大島トーナル岩（To及
び D）及び和井田花崗岩（Gr）に区分される．これらの

領家深成岩類には白亜紀岩脈が貫入している．深成岩体
の固結後に貫入したと考えられる白亜紀岩脈は，珪長質
と苦鉄質の 2種類があり，苦鉄質岩脈が珪長質岩脈に貫
入している．珪長質岩脈は細粒斑状花崗岩・細粒斑状花
崗閃緑岩及び微文象花崗岩（Gp）からなり，苦鉄質岩
脈は斜長石と角閃石斑晶を含む細粒斑状閃緑斑岩（Dp）
である．苦鉄質岩脈には南北方向から北西 –南東方向に
貫入するものと西北西 –東南東方向に貫入するものがあ
る．

2. 5　 和 泉 層 群

概要　和泉層群は四国西部から近畿地方西部までの東西
300 kmに渡り，中央構造線の北側に沿って細長く分布
する後期白亜紀の海成層である．その岩相の特徴から，
北縁相・主部相・南部相に区分されている．北縁相は領
家深成岩類の近くに分布し，基底礫岩及び厚い無層理塊
状泥岩で特徴づけられる．主部相は中央部に分布し，厚
い砂岩と泥岩が互層するタービダイト相からなる．南部
相は中央構造線の北側に部分的に分布し，厚い無層理塊
状泥岩や礫岩で特徴づけられる．南部相の分布は，淡路
島や和泉山脈の一部に限られている．
新居浜地域の和泉層群　本地域の和泉層群は，砂岩・泥
岩・礫岩・珪長質凝灰岩からなり，南北 2〜6 km幅で分
布する．中央構造線を介して南側の三波川変成コンプ
レックスと接し，北側に分布する領家深成岩類と不整合
または断層で接する．本地域には砂質泥岩が卓越する北
縁相と厚い砂岩が卓越する主部相が分布し，南部相は認
められない．北縁相は主に泥岩（Km）からなるが，わ
ずかに礫岩及び砂岩（Kc）を含む．主部相は，砂質ター
ビダイトを主体とする砂岩とそれと互層する泥岩（Is， 
Ia， Nis， Nia， Nim）からなり，しばしば細礫 –巨礫を含
む礫岩優勢の礫岩砂岩互層（Ic， Nic）やガラス質及び砂
質凝灰岩（Nif）を挟む．礫岩は上方細粒化の岩相層序
を示し，珪長質火山岩の円礫を多く含む．砂岩は主に石
英・長石質アレナイトであり，塊状または級化構造を示
す．底面にはチャネルリングやフルートキャスト，グ
ルーブキャストなどの流痕が多く見られ，主に北東から
の古流向を示す．また，スランプ褶曲など堆積後の変形
構造も多い．砂岩泥岩互層については，砂岩と泥岩の含
有率から，砂岩が 70%以上となる砂岩優勢の砂岩泥岩
互層（Is， Nis），砂岩が 30〜70%となる砂岩泥岩互層（Ia， 
Nia），砂岩が 30%以下となる泥岩優勢の砂岩泥岩互層
（Nim）とに区分した．四国中西部の和泉層群の堆積年
代は，大型化石や微化石，凝灰岩中のジルコンのフィッ
ション・トラック年代から，後期白亜紀の前期–中期カ
ンパニアン期とされている．本地域の和泉層群は，西部
では東北東–西南西走向で南傾斜の同斜構造を示すのに
対し，東部では東西方向の軸を持つ向斜構造によって大



− 12 −

きく褶曲している．更に中央構造線とほぼ平行な東北東
–西南西方向の複数の断層によって切られている．

2. 6　中新世岩脈

三波川変成コンプレックス中の少なくとも 4箇所にお
いて安山岩質ないし流紋岩質の小規模な貫入岩脈が認め
られる．また新居浜市阿島海岸ではこれらと産状の似た
デイサイト質岩脈が和泉層群の層理と平行にシル状に貫
入しているのが観察される．この岩脈の全岩 K–Ar年代
は中期中新世の14.5 ± 0.4 Maを示し，瀬戸内火山岩類（巽
ほか 2010 など），及び石鎚火成岩類（Shibata，1968；田
崎ほか 1993 など；第 2. 1 図）の年代とほぼ一致する．

2. 7　 第 四 系

中央構造線の北縁部と新居浜市多喜浜付近の山地北麓
に，下部更新統の河川成堆積物である岡村層が分布する．
どちらも礫層を主体とするが，堆積年代が異なる可能性
もある．また段丘堆積物は，中央構造線の北側に主に分
布し，河川成の礫層を主体とするもので，大きく高位・
中位・低位段丘堆積物に区分される．沖積層は主に中央
構造線の北側の国領川下流域から新居浜市街地にかけて
と，関川下流域に広く分布し，主に河川堆積物からなり，
瀬戸内海沿岸部にのみ海成層を伴っている．

2. 8　中央構造線

活動史　中央構造線は九州から関東まで延長 1，000 km
に及ぶ大断層であり，約 1億年に及ぶ長い活動履歴を持
つが（例えば Ichikawa，1980；牧本ほか，2004；Kubota 
and Takeshita，2008），本報告ではその活動時期を大きく
5つの時期に区分した．古い方から順に，（1）前期–後
期白亜紀（鹿

か

塩
しお

時階・和泉時階），（2）後期白亜紀–前
期中新世（市ノ川時階），（3）前期中新世–中期中新世
（砥

と

部
べ

時階），（4）中期中新世（石鎚時階）及び（5）第
四紀（新居浜時階），である．各活動期における中央構
造線の運動については第 9章で詳述する．
活断層としての活動　中央構造線活断層系に属する断層
には，石鎚断層，岡村断層，畑野断層，寒

さん

川
がわ

断層があり，
いずれも東北東–西南西から東西走向を示し，右横ずれ
成分が卓越している（岡田，1973a ； 堤ほか，1998 ； 後藤・
中田，2000 など）．岡村断層，畑野断層では，断層のト
レンチ調査などから，最新の活動時期は歴史時代であり，
活動間隔は，1，000〜 2，500 年程度と推定されている（岡
田ほか，1998；長谷川ほか，1999；愛媛県，1999；後藤
ほか，2001，2003 など）．
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第 3章　三波川変成コンプレックス（三波川帯）

（青矢睦月・水上知行・遠藤俊祐）

本章では超苦鉄質岩類とそれ以外の岩石を分けて記
述・記載を行う．超苦鉄質岩類は主に第 3. 6 節で，ま
たそれ以外の岩石については主に第 3. 2 節から第 3. 5
節で取り扱う．ユニット全体が超苦鉄質岩類からなる
東赤石ユニットに関する記述は第 3. 6. 2 節で取り扱
う．また別子エクロジャイト相ユニットや白滝ユニット
の内部に産する超苦鉄質岩類の記載は第 3. 6. 3 節と第
3. 6. 4 節で取り扱う．
定義　前期白亜紀後期–後期白亜紀に低温高圧型（以下，
高圧型）変成作用を被った地質体を三

さん

波
ば

川
がわ

変成コンプ
レックスとして扱い，必要に応じてその巨視的な分布域
を三波川帯，構成する岩石を三波川変成岩と呼ぶ（第 2. 1
図 ； 第2. 3図）．ここで“コンプレックス”という用語は，
複数の地層や岩石から構成される複合岩体の意味で用い
ている．コンプレックス内部の巨視的な構造単位は“ユ
ニット”とした．コンプレックスと呼んだ場合，その内
部の露頭で観察される岩相境界面は過去の構造境界であ
る可能性があり，必ずしも初生的な層序境界とはみなせ
ない．またコンプレックス内の露頭に発達する片理面は
塑性変形によって形成した構造であり，一般には岩相境
界面と一致しない．本地域の三波川変成コンプレックス
では同定可能な化石の産出は報告されておらず，砕屑性
ジルコンの年代測定も行われていないため，原岩年代は
不明である．変成作用以前という意味で，凡例では，原
岩は後期白亜紀以前とした．
巨視的な位置　三波川帯はその北限を中央構造線に境さ
れ，巨視的に見ると西は九州佐

さ

賀
がの

関
せき

半島から東は関東山
地まで東西約 800 kmに渡って細長く分布しているが，
四国中央部ではこの帯状分布の南北幅が約 30 kmと最
も広くなっている．本地域南部を占める三波川変成コン
プレックスはこの四国中央部三波川帯の北端部に当たる
（第 2. 1 図）．
「新居浜」地域の三波川変成コンプレックス　三波川変
成コンプレックスのような高圧型変成帯の形成・上昇過
程はいわゆる造山運動を象徴する地質現象であり（例え
ば，磯﨑・丸山，1991），古くから多くの研究者が三波
川変成コンプレックスを研究対象としてきた．特に，高
圧型変成岩が地下深所から地表にまで上昇するメカニズ
ムは未だ明らかとは言えず，地質学上の大問題として残
されている．本地域の三波川変成コンプレックスはこう
いった造山運動の素過程の解明を目指したものを中心
に，日本の変成岩研究の「メッカ」とも言えるほど多く
の研究が行われてきた地域である．その主な理由は，本

地域の三波川変成コンプレックスには（1）日本最大級
の規模を誇った旧別

べっ

子
し

銅山の含銅硫化鉄鉱鉱床（キース
ラーガー）が胚胎すること，（2）一般的な低–高変成度
の片岩類（第 3. 26 図，第 3. 28 図 f–j）のみならず，三
波川帯の他所にはまれな粗粒の岩相，すなわち片麻岩類
（第 3. 28 図 a–e，k–t）やかんらん岩類（第 3. 28 図 u–w）
のまとまった分布が見られること（第 3. 1 図），更に（3）
これらの粗粒岩類が他の一般的な片岩類よりも深所，す
なわちエクロジャイト相で変成した痕跡を残しているこ
と（第 2. 3 図），などである．つまり，岩相・変成度と
いういずれの観点から見ても，三波川帯の内部に存在す
るほとんどすべての岩石種が本地域内で観察できること
になる（第 3. 26 図，第 3. 28 図）．
岩体・岩石等の呼称　本地域の三波川変成コンプレック
スに分布する岩体等の名称を第 3. 1 図にまとめた．こ
れらの名称を定めておくのは単に説明の便宜をはかるた
めであって，例えば「五

い

良
ら

津
つ

岩体」という呼称には，こ
の岩体が周囲の岩石と異なる独自の発達史を持った地質
単元である，といった意味合いは必ずしもない．また本
報告ではエクロジャイト様岩という用語をざくろ石とオ
ンファス輝石を含む岩石の意味で用いる．

3. 1　 研 究 史

ここでは主に超苦鉄質岩以外の岩相についての研究史
をまとめた．超苦鉄質岩類の研究史については第3. 6. 1
節を参照，また放射年代に関する研究については第
3. 2. 3 節を参照，その他，本節で紹介するもの以外の
重要な研究成果は第 3. 2 節以降の文中で必要に応じて
引用しているので参照頂きたい．
原岩と地質構造に関する研究　佐藤（1938）による 7万
5 千分の 1地質図幅「新居浜」において三波川変成コン
プレックスの岩相が「緑色片岩」・「石墨片岩」・「石英片
岩」・「大

おお

歩
ぼ

危
け

片状岩」・「角閃石片麻岩」・「橄
かん

欖
らん

岩及び蛇
紋岩」という 6種類に区分されていることからもわかる
ように，1900 年代初期の段階で既に本地域には角閃石
片麻岩やかんらん岩といった粗粒の変成岩類が地質図に
表現可能な規模で分布することが認識されていた．また
実際には上記 6つの岩相のうち先の 4つが三波川変成コ
ンプレックスの大部分を構成する岩石であり，これらが
それぞれ「玄武岩」・「泥岩」・「チャート」・「砂岩」を原
岩とする変成・変形岩であることにはほとんど異論を見
ない．その一方，片麻岩類，特に五良津岩体や東

とう

平
なる

岩体
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（第 3. 1 図）に産する苦鉄質片麻岩類（角閃石片麻岩類）
の原岩問題は論争の種であった．また変成度に関しては，
大局的に見れば構造上上位に位置する別子層（本報告の
白滝ユニットと別子エクロジャイト相ユニットを併せた
ものにほぼ相当）が下位の大歩危層（本地域では中七番
ユニットに相当）に比べて変成度が高いことも既に指摘
されており（小川，1902），この「逆転構造」の成因が
注目されていた．角閃石片麻岩類の原岩問題については，
これらの岩相を変斑れい岩と捉え，周囲の苦鉄質片岩と
成因を区別する立場（小川，1902；久原，1914a–d；鈴
木，1926；Suzuki，1930；堀越，1937；佐藤，1938）及
び周囲の苦鉄質片岩と漸移させ，地向斜期の火山活動の
産物とみなす立場（秀ほか，1956；秀，1961；Yoshino，
1961；Banno，1964）が提案されていた．この原岩問題
は現在の目で見ても興味深い．周囲の苦鉄質片岩と角閃
石片麻岩類を漸移させるのは変成履歴の違いから見て，
結果的には誤りである（第 3. 7. 2 節参照）．しかし，こ
れまでの研究を総合してみても確かに，粗粒の片麻岩類
の中には玄武岩起源のものと斑れい岩起源のもの，両者
が存在する（第 3. 5. 3 節参照）．このうち，変斑れい岩
の存在をどう捉えればよいかは次なる問題だった（第
3. 7. 1 節参照）．プレートテクトニクスの確立以降，「玄
武岩」・「チャート」・「泥岩」・「砂岩」という原岩組み合
わせが海溝付近における海洋底層序とみなせることが明

確化し，三波川変成コンプレックスはこれらが沈み込ん
で形成した地質体であるとみなせるようになった．しか
し，このような現代的な目で見ても一般的な海洋底層序
に含まれない斑れい岩やかんらん岩といった変深成岩
類の存在を説明するために，多くの研究者がこれらの
岩体の「貫入」を想定した（Sawada， 1973a，b；Kurata 
and Banno，1974；白石，1975；坂野ほか，1976）．一
方，小川（1902）の段階で認識された変成度と見かけ層
序の「逆転構造」についてはその後，詳細な変成分帯
（第 3. 2. 2 節参照）が検討されるようになると，単純な
逆転では済まされないことが明らかになってゆく（秀，
1961；Banno，1964；東野ほか；1977）．東野ほか（1977）
の時点の変成分帯図では，最も変成度の高い黒雲母帯が
五良津岩体，東

ひがし

赤
あか

石
いし

岩体や東平岩体（第 3. 1 図）を取
り囲むように分布していたため，高須・牧野（1980）は
この変成分帯の成因を粗粒岩類の固体貫入による接触変
成に求めた．ただし，その後の東野（1990）による詳細
かつ広範囲にわたる変成分帯は，各鉱物帯の分布がが更
に複雑であることを示した．こういった複雑な構造を解
釈する一案としてナップテクトニクスが提唱されてい
る（Higashino， 1990；Hara et al.，1992 など）．その一方，
複雑な変成分帯に解釈を与え得るもう一つの地質構造，
横
おう

臥
が

褶曲についても新居浜地域の周辺で既に認識され
始めていた（秀，1954，1961；小島，1951；Kawachi，

第 3. １図　三波川変成コンプレックスに分布する岩体等の名称
図の位置は本地域三波川帯の中央部．岩体等の名称は説明の便宜をはかるためのもので，独立した地質体であることを必
ずしも意味しない．本図に示したもの以外に，本地域南東部の富郷ダム周辺に露出するかんらん岩体を藤原岩体と呼ぶ．

5 km
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1968；原ほか，1977；Hara et al.，1992）．高須・牧野
（1980）は別子地域の地質図作成を通じて横臥褶曲の非
存在を主張したが，現在の目でみれば別子地域に複数の
巨視的横臥褶曲が存在することはほぼ確実であり，横臥
褶曲の存在によって変成分帯をも概ね説明できるという
のが本報告の見解である（第3. 4. 3. 1節参照）．同時に，
Higashino（1990）や Hara et al.（1992）などが提案した
形でのナップ境界の存在を支持する結果は得られなかっ
た（第 3. 8. 4 節参照）．新居浜地域における構造地質学
的研究としては他に吉田（1981）がある．
岩石学的研究　Wood and Banno （1973）に始まる地質温
度圧力計の構築は，岩石学者を鉱物化学組成分析へと駆
り立てた．すなわち，電子線マイクロアナライザ（EPMA）
の普及と高精度化の時代を呼び，1970 年代後半には別
子地域の三波川変成岩についても盛んに鉱物化学組成が
報告されるようになった（例えば，Enami et al，1979；
Enami，1980；Higashino and Takasu，1982；Minakawa 
and Momoi，1982；Enami and Tokonami，1984；Banno et 
al.，1986；Hosotani and Banno，1986 など）．この流れの
中で，五良津岩体，東平岩体，権

ごん

現
げん

岩体，瀬
せ

場
ば

変斑れい
岩（第 3. 1 図）といった片麻岩類で構成される岩体群が，
ざくろ石＋石英に加えてオンファス輝石を一部に保持し
ていること，つまりエクロジャイト相変成の痕跡を残し
ていることが確実となった（坂野ほか，1976；Enami et 
al，1979；Takasu，1984；森山，1990）．当時の知識で
は片岩類の変成度は最高圧部でも緑れん石角閃岩亜相ま
でと考えられていたため，片麻岩類中のエクロジャイト
様岩の存在は，これら岩相と周囲の片岩類の間に変成度
のギャップ，すなわち構造境界が存在することを意味し
ていた．これにより，粗粒の片麻岩類からなる岩体は，
なんらかの形でエクロジャイト相から上昇し，片岩類に
固体貫入した異地性構造岩塊，テクトニックブロックと
呼ばれるようになる（Takasu，1989など）．またテクトニッ
クブロックの上昇機構として蛇紋岩ダイアピルが提案さ
れた（Takasu，1989 ； Dallmeyer and Takasu，1991）．一方，
片岩類についてはEnami（1983），Enami et al.（1994）によっ
て定量的な変成圧力・温度条件が見積もられ，また各岩
石が辿った圧力・温度履歴の解析も次第に行われるよう
になった（Enami，1998；Okamoto and Toriumi，2001 な
ど；第 3. 7 節参照）．1990 年代以降は特に後方散乱電子
像（BSE像）や元素カラーマッピングによってざくろ
石の組成累帯構造を面で捉えた研究が増加する（Takasu 
and Fujita， 1994；徐ほか，1994；白旗，1994；Shirahata 
and Hirajima，1998 など）．
近年：包括的岩石学の時代　1990 年代後半に入ると五
良津岩体，東平岩体，権現岩体，瀬場変斑れい岩（第 3. 1
図）といったエクロジャイト様岩を含む岩体（以後，エ
クロジャイト相岩体）に関するテクトニックブロック説
は転機を迎える．そもそものきっかけは Takasu（1984）

が瀬場変斑れい岩を取り囲む細粒の「片岩」（瀬場苦鉄
質片岩；第 3. 1 図）中にもエクロジャイト様岩（エク
ロジャイト様片岩）を発見していたことだった．当時，
基本的には片岩中にエクロジャイト様岩は存在しないと
考えられていたため，このエクロジャイト様片岩の発見
によって，ただちに広域的なエクロジャイト相変成作用
が想定されることはなかった．また Takasu（1984）の
段階ではエクロジャイト様片岩の産出が変斑れい岩の直
近部に限られていたため，その成因として変斑れい岩の
貫入による固体接触変成が想定された．そして，この接
触変成作用の存在は変斑れい岩が「ブロック」として上
昇したことを支持し，テクトニックブロック説の追い風
となっていた．ところがその後，猶原（1995），猶原・
青矢（1997），Aoya and Wallis（1999）などによって瀬
場苦鉄質片岩の広範囲からエクロジャイト様片岩が発見
され，エクロジャイト様片岩が変斑れい岩の直近部に集
中しているわけではないことがわかった．つまり，エク
ロジャイト様片岩は接触変成作用のような局所的なイベ
ントで生じたものとは考えられなくなり，瀬場苦鉄質片
岩そのものがエクロジャイト相岩体とみなされるように
なった（第 3. 5. 1 節参照）．更にその後，泥質片岩にお
いても Enami et al.（2007），Mouri and Enami（2008）や
Kouketsu and Enami （2011）がざくろ石中の微細包有物
からエクロジャイト相変成の証拠を得る方法論を提示
し，エクロジャイト相岩体周囲の泥質片岩もやはりエク
ロジャイト相に達していたことを示した（第 3. 4. 3. 2
節参照）．現在までの成果をまとめると，エクロジャイ
ト相変成の証拠を残す岩石の分布範囲はブロック状に散
在するのではなく，ひとかたまりのユニットをなすに
至っている（第 3. 2 図 ； 第 3. 2. 1 節参照）．Wallis and 
Aoya（2000），Aoya（2001，2002）は少なくともエクロ
ジャイト相変成の時点で一体化していた構造単位として
エクロジャイトナップを提案しており，これは本報告の
別子エクロジャイト相ユニットと東赤石ユニットを合わ
せたもの（広義の別子エクロジャイト相ユニット）に相
当する（第 3. 7. 2 節参照）．
一方，2000 年代以降にはこういったエクロジャイト
相変成についての圧力・温度条件の見積もりが多数行わ
れており（Ota et al.，2004；Miyagi and Takasu，2005 ； 
Zaw Win Ko et al.，2005a ； Miyamoto et al.，2007 ； Endo 
et al.，2009，2012 ； 櫻井・高須，2009 ； Endo，2010 ； 
Kabir and Takasu，2010a，2011 ； Kouketsu and Enami，
2010 ； Kouketsu et al.，2010），これらの温度・圧力図上
での分布パターンから，三波川変成コンプレックスの沈
み込み時には，沈み込むスラブとマントル対流のカップ
リングが約 20kbar（約 65 km）の深さで起こっていたこ
とが論じられている（Aoya et al.，2009）．その他に，苦
鉄質片岩中の石英に富む脈に産するざくろ石集合体の結
晶方位配向，及びざくろ石成長のカイネティクスを扱っ
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第 3. 2 図　三波川変成コンプレックスのユニット・サブユニット区分
別子エクロジャイト相ユニットの分布範囲は今後広がる可能性が高いため，境界は点線で示した．また現時点で得られ
ているエクロジャイト変成作用の指標の分布を併せて示した．データの出典：苦鉄質岩について森山（1990），Aoya and 
Wallis（2003），Ota et al.（2004），Miyagi and Takasu（2005），青矢・横山（2009），櫻井・高須（2009），Endo（2010），及
び本報告の調査．泥質片岩及びざくろ石中石英の残留圧力について Enami（1983），Inui and Toriumi（2002），Zaw Win Ko 
et al.（2005a），Mouri and Enami（2008），Kouketsu and Enami（2010，2011），及び Kouketsu et al.（2010）．Z05b：Zaw Win 
Ko et al.（2005b）で解析された苦鉄質片岩試料の採取位置．瀬場谷川下流部の 2地点におけるざくろ石中石英の残留圧力
は青矢が採取した試料を榎並正樹氏が分析した未公表データ．

た Okamoto and Michibayashi（2006），また泥質片岩のざ
くろ石の組成累帯構造を前進的モデル計算によって再現
した Inui（2002，2006，2008）などの岩石学的研究があ
る．近年，深部流体（第 10. 7 節参照）の組成・起源を
探り，岩石学への応用を目指した研究が本地域でなさ
れている．Yoshida et al.（2011）は泥質片岩の片理と平
行に発達する石英脈中の流体包有物解析を行い，主変
成作用時（第 3. 2. 2 節参照）に取り込まれたと思われ
る H2Oに富む流体が高い Li/B比を示すことを報告した．
また Yoshida and Hirajima （2012）は同様の石英脈中に環
状の流体包有物を見出し，気相部分が CH4， N2， CO2， H2
からなること及び液相部分が高い塩分濃度を示すことを
報告している．

3. 2　概　要

本章の冒頭に述べたように，本報告では「変成年代」（第
2. 1 図）と「変成作用」（第 2. 3 図）の観点から，本地
域の南部を占める前期白亜紀後期–後期白亜紀の高圧型
変成岩類を三波川変成コンプレックスとした．三波川変
成コンプレックスのような変成・変形地域を対象とした
研究には，大きく分けても，「原岩」，「変成作用」，「変
成年代」，「変形構造」といった複数の切り口が存在す
る．すなわちそれぞれ，変成岩の原岩は何か，それがど
のような変成条件（温度・圧力条件など）を被ったのか，
その変成作用の時代はいつであったか，また原岩は変成
作用とそれ以後の上昇過程でどのような変形を被ったの

Z05b
(non-eclogitic)
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第 3. 3 図　三波川変成コンプレックスの模式柱状図
Du褶曲，及び Ds褶曲の影響を可能な限り取り除いた状態での見かけ層序．ユニット境界は太線で示した．岩体等の名称
は第 3. 1 図に，また吉居断層とハネズル断層の位置は第 3. 2 図参照．各岩相の厚さは地域によって変化するため，あく
までも目安である．

0

500m

か，といった視点である．すべての視点は相互に密接に
関係し合っており，厳密な区別は難しいが，混乱を避け
るために敢えて上記 4つの異なる視点を意識しながら，
以下に本地域の三波川変成コンプレックスの概要を述べ
る．超苦鉄質岩の概要については第 3. 6. 1 節で述べる．

3. 2. 1　ユニット区分・岩相区分
本地域の三波川変成コンプレックスを下位から上位に
向かって中

なか

七
しち

番
ばん

ユニット，白
しら

滝
たき

ユニット，別子エクロジャ
イト相ユニット及び東赤石ユニットという 4つの構造単
位に区分した．また白滝ユニットは見かけ層序に基づい
て下部，中部，上部という 3つのサブユニットに細分し
た（第3. 2図， 第3. 3図）．別子エクロジャイト相ユニッ
トと東赤石ユニットを合わせたものを特に広義の別子エ
クロジャイト相ユニットと呼ぶ（第 3. 2 図 ； 第 3. 5. 1
節参照）． 
中七番–白滝ユニット境界　中七番ユニットと白滝ユ
ニットの区分は主に「変形構造」の観点に基づく．変
形段階の区分については第 3. 2. 4 節で述べるが，両ユ
ニットの境界は主変形期（Ds期）の剪断帯となっており，

白滝ユニットの最下部をなす泥質片岩・珪質片岩・苦鉄
質片岩混在岩（SLx）の分布によって特徴付けられる（第
3. 3 図；第 3. 4. 1. 1 節参照）．中七番ユニットは本地
域南西部において白滝ユニットの下位に地窓状に分布し
（第 3. 2 図），砂質片岩・泥質片岩互層（Ns）が特徴的
に産する．こういった岩相，及び巨視的な構造位置から，
中七番ユニットは四国東部の大

おお

歩
ぼ

危
け

ユニット（第2. 1図）
と対比されている（Takasu et al.，1994）．三波川変成コ
ンプレックスの主要岩相を別子ナップと大歩危ナップに
大分し，前者が後者に対して南向きに衝上したとする考
えがあるが（Takasu and Dallmeyer，1990；Takasu et al.，
1994；Wallis，1998）この場合，中七番ユニットは大歩
危ナップの一部とみなされる．つまり，本地域の白滝–
中七番ユニット境界は，別子–大歩危ナップ境界に相当
する．
近年，砂質片岩中の砕屑性ジルコンの年代論，すな
わち「原岩」年代の観点から大歩危ユニットを白亜紀
四
し

万
まん

十
と

付加コンプレックスの一部とみなす考えが提案
されているが（Aoki et al.，2007；大藤ほか 2010），現時
点でこの説の検証が十分になされているとは言えない
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（第 3. 2. 3 節参照）．またいずれにせよ，三波川変成コ
ンプレックスと四万十付加コンプレックスでは「変成作
用」のタイプが異なる．白亜紀四万十付加コンプレック
スおける変成温度・圧力条件はぶどう石アクチノ閃石亜
相から緑色片岩相低圧部に相当し，むしろ高温型である
（第 2. 3 図参照；Sakaguchi，1999；原・木村，2001；

Miyazaki and Okumura，2002 など）．つまり，仮に三波
川変成岩の原岩年代が四万十帯の堆積岩の一部と一致す
るとしても，両者の形成環境（深度や地温勾配）は異なっ
ていたはずであり，成因上区別されるべきである．本報
告ではこの「変成作用」の観点から，高圧型変成作用を
記録している大歩危・中七番ユニット（第 2. 3 図）を
三波川帯の一部として扱う．本地域の中七番ユニットで
得られている 77 Maという後期白亜紀の Ar–Ar年代（第
2. 1 図；Takasu and Dallmeyer，1990）は「変成年代」の
条件をも満たしている．
一方，本報告の白滝ユニットはWallis （1998）の別子
ユニットから広義の別子エクロジャイト相ユニットを除
いたものにほぼ相当し，南隣「日比原」地域と更に南の「伊
野」地域をまたぐ清

きよ

水
みず

構造線以南の地域（川又ユニット，
思地ユニット：脇田ほか，2007；青矢・横山，2009）を
含まない（第 2. 1 図）．
白滝–別子エクロジャイト相ユニット境界　白滝ユニッ
トと別子エクロジャイト相ユニットの区分（例えば
Wallis and Aoya， 2000；Aoya，2001）は主に「変成作
用」の観点に基づく．これは別子エクロジャイト相ユ
ニットと東赤石ユニットの区分においても同様である
（第 3. 5. 1 節参照）．すなわち，五良津岩体や東平岩体
など古くから知られる粗粒のエクロジャイト様片麻岩
（Takasu，1989 など）だけでなく，それらの周囲に分布
する片岩類のうち近年の研究によってエクロジャイト相
変成作用の証拠が得られている岩石の分布域をも併せて
別子エクロジャイト相ユニットとした（第 3. 2 図）．こ
れまでにわかっている限り，別子エクロジャイト相ユ
ニットの岩石と白滝ユニットの岩石の最高変成圧力には
少なくとも 3 kbar（深さにして約 10 km）のギャップが
あるため（第 2. 3 図），両者の間には構造境界が必要で
ある．そこで本報告では第 3. 2 図に基づき，現時点で
ほぼ確実に別子エクロジャイト相ユニットに含まれる範
囲を地質図に示し，これを白滝ユニット上部と別子エク
ロジャイト相ユニットの境界とした．ただし，この境界
位置にはかなりの不確かさがあり，別子エクロジャイト
相ユニットの分布範囲は今後更に広がる可能性がある．
特に白滝ユニット上部の泥質片岩（SUp）と別子エクロ
ジャイト相ユニットの泥質片岩（Eps）は記載上見分け
がつかないため（第 3. 4. 3. 2 節参照），地質図ではこ
れらの境界を点線（推定岩相境界）とした．
一方，別子エクロジャイト相ユニットを白滝ユニット
から独立させる必要はないという考え方もある．つまり，

現時点では明らかではないが，別子エクロジャイト相ユ
ニットと白滝ユニットの最高圧力時の変成条件は地質図
上で漸移しているだろうという見方である（太田ほか，
2003；Ota et al.，2004）．仮にこの考えが正しかった場
合には，本報告の考えに立って区分した両ユニットの境
界は構造境界ではなく，一種のアイソグラッド（変成分
帯の境界線）と読み替えられることになるだろう．
東赤石ユニット　東赤石岩体（第 3. 1 図）は広義の別
子エクロジャイト相ユニットに含めるが，その他の別子
エクロジャイト相ユニット構成岩類よりも有意に高圧の
変成条件を記録していることから（Enami et al.，2004；
Mizukami and Wallis，2005；第 2. 3 図），本報告では独
立の構造単位，東赤石ユニットをなすものとした（第
3. 3 図）．また岩相上の特徴と構造位置の類似性から，
東赤石岩体の西方に位置する上兜かんらん岩，雲が原岩
体，西赤石岩体，また南東に位置する芋野岩体（第 3. 1
図）をも東赤石ユニットに含める（第 3. 6. 2. 1 節参照）．
全域が超苦鉄質岩類からなる東赤石ユニットについては
第 3. 6. 2 節で詳述する．
サブユニット区分　各ユニット内では「原岩」の観点か
ら岩相区分を行った．例えば，苦鉄質片岩，珪質片岩，
泥質片岩，砂質片岩は，それぞれ主に玄武岩，チャート，
泥岩，砂岩を原岩とする変成・変形岩である．白滝ユ
ニットでは苦鉄質片岩について Okamoto et al.（2000），
Nozaki et al.（2006）による全岩化学組成の報告があり（第
3. 1 表 i，j），原岩として中央海嶺起源の玄武岩が想定
されている．また泥質片岩については Goto et al.（1996）
によって系統的な全岩化学組成分析が行われている（第
3. 1 表 a–d）．こういった「原岩」の大局的な見かけ層
序に基づき，本報告では白滝ユニットを更に下部，中部，
上部という 3つのサブユニットに区分した（第 3. 2 図）．
このサブユニット区分においては井野川苦鉄質片岩，及
び白滝苦鉄質片岩という 2枚の苦鉄質片岩卓越層（第
3. 1 図）を基準として用いた．井野川苦鉄質片岩の上面
より下位の部分を下部サブユニット，白滝苦鉄質片岩の
下底面より上位の部分を上部サブユニット及びこれらの
間の泥質片岩卓越部を中部サブユニットとした（第 3. 3
図）．
白滝ユニットの内部では後述する主変成の変成度が緑
泥石帯からオリゴクレース黒雲母帯にまたがって幅広く
変化し，これに伴って同一の原岩でも岩相・構成鉱物が
変化する（第 3. 4 図；次節参照）．ただし，こういった
白滝ユニット内での変成度の変化はほぼ連続的であり
（第 2. 3 図），見かけ層序の境界部で変成度が大きく変
化するようなケースはほとんど認められない．つまり，
白滝ユニット内のサブユニット区分はあくまで原岩種の
見かけ層序によるものであり（第 3. 3 図），仮にサブユ
ニット境界が構造境界であるとしても，主変成作用の
ピークよりも前に形成されたものと考えられる．
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第 3. 1 表　変堆積岩類（上段）と苦鉄質変成岩類（下段）の主要元素全岩化学組成
すべて重量％表示．*；全鉄 2 価として計算．G97：Goto et al.（1997）：M07：Miyamoto et al.（2007）：A06：Aoya et 
al.（2006）：KT02：釘宮・高須（2002）：Ok00：Okamoto et al.（2000）：N06：Nozaki et al.（2006）：Z05：Zaw Win Ko et 
al.（2005b）：M02：Matsumoto（2002）：U11：Utsunomiya et al.（2011）：G90：Goto and Banno（1990）．
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第 3. 4 図　三波川変成コンプレックスの変成鉱物組み合わせ
実線は普通に産出するもの，点線は産出することがあるもの．GIはざくろ石中の包有物としてのみ産することを示す．ま
た別子エクロジャイト相ユニットにおける鉱物共生の変化順序を矢印で示した．緑泥石帯–オリゴクレース黒雲母帯に関
して秀（1961），Otsuki and Banno（1990），Nakamura and Enami （1994）を，別子エクロジャイト相ユニットの泥質片岩に
関して Zaw Win Ko et al.（2005a）と Kouketsu and Enami（2011）を，また別子エクロジャイト相ユニットの苦鉄質岩に関
して Aoya（2001）；Matsumoto et al.（2003）；Ota et al.（2004），Endo（2010）を参考にした．hb：ホルンブレンド，brs：
バロア閃石，gln：藍閃石．

gln

gln

brs~hb hb brs

brshb hb

hb brs

3. 2. 2　変成ステージ及び主変成の変成分帯
本地域の三波川変成コンプレックスでは初期変成，エ
クロジャイト相変成，及び主変成という 3段階の変成ス
テージが認識される．本報告で行った変成分帯（第 3. 5
図）は主変成における変成条件の地域差を表したもので
ある．
ステージ 1：初期変成　後述するエクロジャイト相変成
よりも明らかに前のステージの変成作用を初期変成と呼
ぶ．2度の異なるエクロジャイト相変成が認識できると

いう考えもあるが（Takasu，1989；Toriumi and Kohsaka，
1995；櫻井・高須 2009；Kabir and Takasu，2010aなど），
著者はこれらの議論が確実なものとは考えていない（第
3. 7. 2 節参照）．現時点で確実な初期変成の記録は別子
エクロジャイト相ユニットの片麻岩類に限定される．詳
細に検討されている五良津西部岩体の初期変成作用は
角閃岩相高圧部相当の変成条件で（第 3. 7. 1 節参照），
変成年代はざくろ石についての Lu–Hf法によれば約
116Maである（Endo et al.，2009 ； 第 3. 2. 3 節参照）．



− 21 −

第 3. 5図　変成鉱物の分布，及び主変成作用の変成分帯
E；広義の別子エクロジャイト相ユニット，N；中七番ユニット．ユニット区分については第 3. 2 図参照．（a）泥質岩にお
ける鉱物組み合わせの分布．変成分帯の境界線は東野（1990）の図に本報告による若干の修正を加えて描いた．また第 9. 1
図に薄片写真を示した 2試料の採取位置を示した．（b）苦鉄質岩における変成鉱物の分布．不確定性が大きいため，緑泥
石帯の高温部・低温部への区分線（パンペリー石の消滅線）は細い破線で示した．

E

N

5 km

E

N

ggpp

ggpp
mm

mm

mm
mmmm

(a)
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ステージ 2：エクロジャイト相変成　別子エクロジャイ
ト相ユニット（第 3. 2 図）の岩石に記録されている角
閃石エクロジャイト亜相–藍晶石エクロジャイト亜相で
の変成作用が起こったステージで（第2. 3図），泥質片岩・
苦鉄質岩におけるアルバイトの非存在によって特徴付け
られる（第 3. 4 図；第 3. 8. 2 節参照）．特に五良津西
部岩体（第 3. 1 図）では初期変成によって形成したざ
くろ石核部を被覆するざくろ石外縁部の成長段階として
認識される（Endo et al.，2009 ； Endo，2010）．エクロジャ
イト相変成の年代としては瀬場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）
のエクロジャイト様片岩についてざくろ石とオンファス
輝石を用いた Lu–Hf法によって約 89Maが得られている
（Wallis et al.，2009；第 3. 2. 3 節参照）．
ステージ 3：主変成　中七番ユニット，白滝ユニット，
別子エクロジャイト相ユニットのすべてにおいて認識さ
れ，緑泥石帯からオリゴクレース黒雲母帯に至るいわゆ
る三波川帯全域の変成分帯（第 3. 5 図）が記録された
ステージである．パンペリー石アクチノ閃石亜相から青
色片岩相–緑色片岩相の境界部を経て緑れん石角閃岩亜
相に至る連続的な変成相系列が認識される（第 2. 3 図；
第 3. 8. 3 節参照）．この変成相系列に対しては伝統的
に「高圧中間群」という用語が用いられてきた（都城，
1965）．別子エクロジャイト相ユニットの岩石において
この主変成は主にオンファス輝石を分解して生じたアル
バイトと角閃石（バロア閃石ないしホルンブレンド）ま
たはアルバイトとアルカリ輝石の連晶組織，シンプレク
タイトとして認識される（第 3. 2 図）．度合いの差こそ
あれ，別子エクロジャイト相ユニットの岩石はすべてこ
の主変成作用によるオーバープリントを受けている（第
3. 4 図， 第 3. 9 図 c）．主変成作用の時期は，エクロジャ
イト相変成作用の時期（約 89 Ma）とフェンジャイト・
全岩を用いた K–Ar，Ar–Ar年代（第 2. 1 図）を併せて
考えると 89–76 Ma頃と考えられる（第 3. 2. 3 節参照）．
主変成の変成分帯　主に泥質片岩の鉱物組み合わせに基
づいて本地域の三波川帯を緑泥石帯（c），ざくろ石帯（g），
アルバイト黒雲母帯（ab）及びオリゴクレース黒雲母帯
（ob）に区分した．地質図にはこれらの境界を点線で示
すと共に各鉱物帯の記号を重ね書きした．また変成分帯
図を第 3. 5 図に，また各鉱物帯における変成鉱物組み
合わせを第 3. 4 図に示した．
泥質片岩では主変成の変成度の上昇に伴い，ざくろ
石，黒雲母及びオリゴクレースが出現し（第 3. 4 図 ； 
Matsumoto et al.，2005），変成度の低いほうから緑泥石
帯，ざくろ石帯，アルバイト黒雲母帯，オリゴクレース
黒雲母帯という 4つの鉱物帯が定義できる（秀，1961 ； 
Banno，1964；東野，1990；Higashino，1990）．本報告
で採取した泥質片岩試料を検鏡した結果，東野（1990）
の網羅したルート以外の地点において東野（1990）の変
成分帯と相容れない鉱物組み合わせがいくつか認識され

た．そこで東野（1990）のデータと本報告のデータを併
せ，地質構造も加味して新たに上記 4帯への分帯を行っ
た（第 3. 5 図 a）．
一方，変成度の上昇に伴う苦鉄質岩におけるパンペ
リー石の消滅によって，緑泥石帯は更に低温部と高温部
に区分できる（Nakajima et al.，1977；Nakajima，1982）．
ただし，本報告でパンペリー石を確認できたのは 1地点
のみである（第 3. 5 図 b）．緑泥石帯低温部におけるパ
ンペリー石の産出は全岩化学組成に強く依存し（第 3. 4
図），少なくとも消滅線の直下では特定の化学組成を持
つ苦鉄質岩にしかパンペリー石が出ないため（Nakajima，
1982），消滅線の決定には高密度の試料採取に基づいた
詳細な検討が必要である．つまり本報告のデータ（第3. 5
図 b）は十分ではない．そこで，本報告ではパンペリー
石の消滅線が白滝苦鉄質片岩（第 3. 1 図）の下底部付
近に位置するという Nakajima （1982）の結論に基づき，
白滝苦鉄質片岩の下底，すなわち白滝ユニット中部と上
部の境界（第 3. 3 図）に緑泥石帯高温部・低温部の区
分線を引いた．ただし，位置の不確定性が大きいため第
3. 5 図に点線で示すにとどめ，地質図には示していない．
緑泥石帯とざくろ石帯の境界は本来，泥質片岩におけ
るざくろ石の出現によって定義されるが（第 3. 4 図），
本地域ではざくろ石の出現線が苦鉄質片岩の卓越部を通
ることが多く，散在する泥質片岩のデータだけではその
位置にある程度の不確定性が生じる．そこで，伝統的に
用いられてきた点紋帯と無点紋帯への区分線，すなわち
肉眼で確認できるアルバイト斑状変晶の出現線（第 3. 6
図）を緑泥石帯–ざくろ石帯境界に用いた．点紋帯と無
点紋帯の境界が泥質片岩のざくろ石出現線とほぼ一致す
ることは経験的に知られている（秀，1961 など）．また
本地域で点紋の出現によって引いた緑泥石帯–ざくろ石
帯境界（第 3. 6 図）は東野（1990）や本報告のデータ
と矛盾しない（第 3. 5 図 a）．
オリゴクレース黒雲母帯は泥質片岩及び赤鉄鉱を含
まない苦鉄質岩（過剰石英を含むもの）におけるオリ
ゴクレース（アノーサイト成分 10%以上の斜長石）の
出現によって定義される（榎並，1982；第 3. 4 図）．ま
た東赤石かんらん岩体（第 3. 1 図）では泥質・苦鉄質
岩におけるオリゴクレース形成反応と同様の温度・圧
力条件でかんらん石と共存するトレモラ閃石の形成反
応が起こっていたことがわかっている（Mizukami and 
Wallis，2005；第 3. 6. 2. 1 節参照）．本報告では榎並
（1982），古山ほか（1985），東野（1990）及びMizukami 
and Wallis（2005）で得られているデータをすべて地図
上にプロットし，本研究による 4地点のデータも加えて
オリゴクレース黒雲母帯の分布範囲を決定した（第 3. 7
図）．本報告の野外調査により，本地域南東部のオリゴ
クレース黒雲母帯の西限は断層（大野山断層 ； 第3. 2図）
によるものであることがわかった（第 3. 8. 4 節参照）．
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また東野（1990）は本地域南東部のオリゴクレース黒雲
母帯が銅

どう

山
ざん

川
がわ

をまたいで北西方向に延長されるものと推
測し，点線で細長い延長領域を示したが，本研究のデー
タによればこの地域にオリゴクレース黒雲母帯は存在し
ない（第 3. 7 図）．
第 3. 5 図からわかるように，中七番ユニットはその

全域が最も変成度の低い緑泥石帯低温部に含まれる．つ
まり，鉱物組み合わせの変化から認識できる主変成の変
成度の地域変化はすべて白滝ユニットと別子エクロジャ
イト相ユニットの範囲で起こっている（第 2. 3 図）．ま
た変成分帯の境界線は数カ所で白滝–別子エクロジャイ
ト相ユニット境界と交差しており（第 3. 5 図），主変成
のピーク温度が両ユニットの定置後に達成されたことが
伺える．

3. 2. 3　放射年代
変成岩から得られる放射年代の解釈はやや複雑であ
る．以下，本地域周辺の三波川変成コンプレックスで得
られている放射年代値の意味合いについて著者の見解を
述べ，本地域における三波川変成作用の年代を総括する．
全岩による Rb–Sr 年代　南新ほか（1979）による汗

あせ

見
み

川
がわ

地域（第 2. 1 図）の砂質片岩・泥質片岩を用いた
Rb–Sr全岩アイソクロン年代（116 ± 10 Ma）はこれま

で多くの研究者によってピーク変成年代として引用され
てきたが，実際にはこの年代が何を意味しているのかは
解釈不能である（Wallis and Endo，2010）．
SHRIMP によるジルコン U–Pb 年代　SHRIMPを用い
た微小領域分析（点分析）ではジルコン粒子が持つ累帯
構造の中から特定の領域を選択して年代測定を行うこと
ができる．またジルコンにおける U–Pb系の閉鎖温度は
750˚C以上と非常に高く（Hodges，1991；Cherniak and 
Watson，2000 など），三波川変成作用の温度条件では開
放されない．つまり，この手法から得られる年代は測定
点に対応する部分の「ジルコン成長年代」と解釈でき
る．ただし，ジルコンは火成作用でも変成作用でも成長
し得る上に風化に強く，単一粒子中に年代の異なる複数
回の成長部分が観察されることが多い．つまり，得られ
た年代を変成年代と解釈するためには，測定点近辺で変
成鉱物の微細包有物を見つける必要がある．Okamoto et 
al.（2004）は，砂泥質岩を原岩とする権現岩体（第 3. 1 図）
のエクロジャイト様岩から多数のジルコンを抽出し，ジ
ルコンの核部から 1900〜 134 Ma，マントル部から 136
〜 112 Ma，またこれらを被覆する外縁部から 132〜
112 Maという年代分布を得た上で，外縁部に対応する
120–110 Maという年代をエクロジャイト相変成のピー
ク変成年代と解釈した．しかし，ジルコンのいずれの部

第 3. 6 図　点紋帯と無点紋帯の区分図
泥質片岩，苦鉄質片岩において，点紋（アルバイト斑状変晶）が肉眼で確認できる地点を白抜き，確認できない地点を黒
抜きで示した．E；広義の別子エクロジャイト相ユニット，N；中七番ユニット．ユニット区分については第 3. 2図参照．

E

N

5 km
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第 3. 7図　オリゴクレース黒雲母帯の分布範囲
E：広義の別子エクロジャイト相ユニット，N：中七番ユニット．ユニット区分については第 3. 2 図参照．泥質片岩と苦
鉄質岩における斜長石のアノーサイト（An）成分最高値の分布データは，図幅中央部について榎並（1982），南東部につ
いて古山ほか（1985）と本報告，また北西部の中央構造線近傍について東野（1990）による．また東赤石かんらん岩体の
超苦鉄質岩におけるトレモラ閃石の分布はMizukami and Wallis（2005）による．本報告によるデータ 4箇所にはアノーサ
イト値の最高値を併せて示した．これら 4試料ではまず 7.5 × 7.5 mm2 の領域に対して元素マッピングを行い，斜長石の
Ca累帯構造を認識した上で，Ca濃度の最も高い部分について 4〜 30 点の組成分析を行い，最高値を決定した．

分からもエクロジャイト相変成を特徴付ける微細包有物
（オンファス輝石，ざくろ石など）が見つかっていない
ため，この解釈は決定的とは言えない．しかも，マント
ル部とリム部の年代分布は区別がつかないのに加え，累
帯構造が一部欠損し，明らかに砕屑性と思われるマント
ル部分からも 112 Maというリムと同等の年代が得られ
ている．現時点で120〜 110Maが権現岩体のエクロジャ
イト相変成年代であることを否定はできないが，その他
の解釈も同等に可能である（本節内で後述）．
ざくろ石とオンファス輝石による Lu–Hf 年代　鉱物ア
イソクロンを用いた年代測定法では親元素と子元素の化
学的挙動が測定対象とする複数の鉱物の間で異なってい
る必要がある．そうでないとアイソクロン図でデータ
が横軸方向に開かず，正確な年代を導けない．Lu–Hf法
の場合，親元素である Luは重希土類元素であるためざ
くろ石に強く濃集するのに対し，子元素である Hfはチ
タン族元素であり，両者の挙動が大きく異なる．つま
り，測定鉱物にざくろ石を含めればアイソクロンが横
軸（176Lu/177Hf）方向に大きく開き，高精度の年代が得
られると期待できる．またざくろ石における Lu–Hf系

の閉鎖温度についての実験データは少ないが，経験的
には 900 C˚以上と考えられている（Anckiewicz et al.，
2007）.つまり，ざくろ石とオンファス輝石を用いた
Lu–Hfアイソクロン年代は「ざくろ石の成長年代」で
あり，ざくろ石とオンファス輝石の同時成長が確認で
きればエクロジャイト相変成作用の年代と解釈できる．
Wallis et al.（2009）は瀬場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）のエ
クロジャイト様片岩，及び徳島県高

こう

越
つ

地域のエクロジャ
イト様片岩という 2試料についてこの手法による年代測
定を行い，共に 89–88 Maという年代を得た（第 2. 1 図）．
瀬場エクロジャイト様片岩については Aoya （2001）で，
また高越エクロジャイト様片岩についてはMatsumoto et 
al.（2003）でざくろ石とオンファス輝石の同時成長が
確認されていることから（第 3. 5. 5 節参照），これらの
年代はほぼ確実なエクロジャイト相変成の年代とみなせ
る．
一方，Endo et al.（2009）は五良津西部岩体（第 3. 1
図）のエクロジャイト様片麻岩について，ざくろ石とオ
ンファス輝石をそれぞれ二分した計 4フラクションによ
る Lu–Hfアイソクロンから 115.9 ± 0.5 Maという年代
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を得た．更に測定試料のざくろ石の累帯構造を検討し，
鏡下で明瞭に包有物組織の異なる核部と外縁部が認識で
きること，またオンファス輝石の包有物は外縁部にしか
含まれず，核部の成長時には斜長石が安定であったこと
がわかった．つまり，核部はエクロジャイト相変成より
前に，より低圧の条件（角閃岩相高圧部 ； 第 3. 7. 1 節
参照）で形成されていたことが判明した．一方，レー
ザー ICPMSを用いた点分析の結果，Luの大部分はざく
ろ石の核部に濃集していることがわかった．これらを総
合すると，五良津エクロジャイト様片麻岩から得られた
約 116Maという年代は「ざくろ石核部の成長年代」，つ
まりエクロジャイト相変成よりも前に起こった初期三波
川変成の年代であると解釈できる．
初期変成の年代を求めるのに，この時点では存在しな
かったオンファス輝石を用いてアイソクロンをひくこと
は一般論としては誤りである．ただし，Lu–Hf法では，
ざくろ石が最初に成長した時点で Luの大部分がざくろ
石に濃集し，ざくろ石以外の部分では 176Lu/177Hf比（ア
イソクロン図の横軸の値）がほぼゼロとなる，というの
が他のアイソクロン法にはない特徴と言える．つまり最
初のざくろ石の成長以後，基質には 176Hfの親元素であ
る 176Luがほぼ存在しなくなるので，176Hf/177Hf比（アイ
ソクロン図の縦軸の値）はこの時点からほぼ変化しな
い．Endo et al.（2009）では 2 度目にエクロジャイト相
で成長したざくろ石外縁部にほとんど Luが含まれない
ことから，この解釈が支持される．つまり，基質にお
ける Hf同位対比はざくろ石核部成長時からほぼ変化し
ていないはずなので，のちに基質で成長したオンファス
輝石が記録している Hf同位対比はざくろ石核部成長時
の値と（年代を求める目的の上では）同一視できる．実
際，Endo et al.（2009）のアイソクロン図では，ざくろ
石における 176Lu/177Hf比が 3.84–6.38 なのに対し，オン
ファス輝石における 176Lu/177Hf比がほぼゼロとみなせる
値（0.003〜 0.005）となっていることはこの解釈と整合
的である．これらを踏まえると，ざくろ石の2フラクショ
ンによって規定される直線の延長上にオンファス輝石の
2データもプロットされることは，ざくろ石核部の成長
時に同位体平衡が成立していたことを支持する．従って，
得られたアイソクロン年代をざくろ石核部の成長年代と
みなす Endo et al.（2009）の解釈は妥当だろう．

Okamoto et al.（2004）が権現岩体のジルコン外縁部
から得た 120〜 110 Maという年代は Endo et al.（2009）
の初期変成の年代（約 116Ma）と一致することから，
これらも初期変成の年代を示している可能性がある．
K–Ar 及び Ar–Ar 年代　三波川変成コンプレックスに
広く分布する泥質片岩は普遍的にフェンジャイトを含
むため，これまでにフェンジャイトもしくは全岩を用
いた K–Ar及び Ar–Ar年代測定が数多く行われている
（Itaya and Takasugi， 1988；Takasu and Dallmeyer，1990；

Dallmeyer and Takasu，1991；Wallis et al.，2000 な ど ）．
本地域周辺で得られている Ar–Ar年代値（Takasu and 
Dallmeyer，1990）の分布は第 2. 1 図に示した．フェン
ジャイト（白雲母類）における K–Ar系の閉鎖温度は約
400˚Cとされるが（Hodges，1991；Hames and Bowering，
1994 など），この温度は主変成の変成温度の分布範囲内
にあるため（第 2. 3 図），年代値の解釈は低変成度と高
変成度の岩石で異なる．変成温度が有意に 400˚Cを下回
る緑泥石帯ではフェンジャイトの成長年代，つまり変成
年代と解釈され，それ以外の高変成部ではピーク変成の
あと，約 400 度まで温度が降下したときの年代，つまり
冷却年代とみなされる．本地域について言えば，全域が
緑泥石帯低温部に属する中七番ユニットから得られてい
る 77 Maは変成年代，その他の高変成部から得られて
いる 89〜 76 Maという年代は冷却年代と考えられる（第
2. 1 図）．つまり，厳密に言えばざくろ石帯以上の高変
成部における Ar–Ar年代はピーク変成年代ではないが，
少なくともこれらの試料における主変成のピーク年代が
すべて 76 Ma以前であることを意味している．
一方，Dallmeyer and Takasu （1991）は瀬場変斑れい岩
及び瀬場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）の計 5試料から抽出
した角閃石について 97〜 87 Maにばらついた Ar–Ar年
代を報告しているが，年代スペクトルの不安定性や，ス
ペクトル年代（プラトー年代）と同位体相関年代の不一
致などが見られることから少なくとも一部の年代値は信
頼性がやや低いと考えられる（Wallis et al.，2009）．同
様に Takasu and Dallmeyer （1990）は本地域内の苦鉄質片
岩 3試料と五良津岩体（第 3. 1 図）の 1 試料，合わせ
て4試料について角閃石を用いた Ar–Ar年代測定を行っ
ているが，やはり年代スペクトルが不安定で 2試料につ
いてはプラトーを定義できず，残りの 2試料（年代値は
103.9 Ma及び 105.4 Ma）でもプラトー年代と同位体相
関年代との不一致が見られるなど，やはり年代値の信頼
性は低いと考えられる．
ジルコンによるフィッショントラック年代　ジルコン
を用いたフィッショントラック（以後 FT）年代測定
法の閉鎖温度は約 250˚Cであり（Tagami and Shimada，
1996；Brandon et al.，1998），三波川変成岩から得られ
る年代値はすべて冷却年代となる．本地域では FT年代
測定は行われていないが，汗見川地域のオリゴクレース
黒雲母帯及び大歩危ユニット（本地域の中七番ユニット
に相当：第 2. 1 図）の礫質片岩から抽出したジルコン
について FTのトラック密度及びトラック長の測定が行
われている．汗見川の試料についてはトラック長分布
に異常（短縮傾向）が見られず，単一の冷却イベント
が示唆されたことからトラック長密度を用いて約 63 Ma
の冷却年代が導かれた（Wallis et al.，2004）．一方，大
歩危地域の試料についてはトラック長分布（Shinjoe and 
Tagami，1994）に明らかな短縮傾向が認められ，また過
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去のトラックが分割・短縮したものがエッチングによっ
て再び連結した組織も観察された（Wallis et al.，2004）．
つまり，大歩危地域の試料は明らかに再加熱を経験して
いる．トラック長密度のデータからはこの再加熱の年代
が約 30 Maよりも若く，中新世火成活動に起因するこ
とが示唆された（第 7. 3 節参照）．同時に，大歩危ユニッ
トで得られている 70〜 63 Maという三波川変成コンプ
レックスとしては比較的若い K–Ar，Ar–Ar年代（Itaya 
and Takasugi，1988；Takasu and Dallmeyer，1990；Aoki 
et al.，2008；第 2. 1 図）がこの再加熱によって若返っ
ている可能性が指摘されている（Wallis et al.，2004）．
これを考慮すると，大歩危ユニットにおける変成年代は
すべて後期白亜紀（99.6〜 65.5 Ma）に含まれるものと
推測される．
大歩危ユニットの砕屑性ジルコン年代　Aoki et 
al.（2007），大藤ほか（2010）は大歩危ユニット（本地
域の中七番ユニットに相当：第 2. 1 図）とその近辺の
砂質片岩から砕屑性ジルコンを大量に抽出し，レーザー
ICPMSを用いた U–Pb年代測定を行った．砕屑性ジル
コンは砂質片岩の原岩（砂岩）が堆積するときに取り
込まれたものなので，原岩の堆積年代はジルコンの U–
Pb年代よりも若いはずである．Aoki et al.（2007）が報
告した最も若い年代は 82 ± 11 Maであることから，誤
差も考慮すると，この試料の堆積年代は 93 Maよりも
若いことになる．この堆積年代が Okamoto et al.（2004）
の解釈による三波川変成作用の年代，120〜 110 Maよ
りも若いことを根拠に，大歩危ユニットは三波川変成コ
ンプレックスとはみなせず，白亜紀四万十付加コンプ
レックスに属するものと結論された．しかし前述の通
り，Okamoto et al. （2004）の 120〜 110 Maという U–Pb
年代はジルコンの成長年代であり，今のところこのジル
コンの成長がエクロジャイト相変成時に起こったとい
う証拠はない．一方，仮にWallis et al.（2009）が Lu–Hf
法によって示した約 89 Maのエクロジャイト相変成年
代をこのような議論に用いるとすれば，これは 82 ± 11 
Maよりも有意に古いとは言えない．こういった数字上
の意味でも Aoki et al.（2007）の議論はまだ決定的では
ない．ただし，原岩年代と変成年代の比較は本来，共通
の変成履歴を持った岩石の間で行うべきである．大歩危
ユニットの堆積年代が 82 ± 11 Ma以降なことはわかっ
たが，大歩危ユニットの変成年代もそれ以降であれば矛
盾は生じない．つまり，そもそもの問題は権現岩体（第
3. 1 図）というたった 1箇所で得られた 120〜 110 Ma
というジルコン年代が三波川変成コンプレックス全体に
おける変成年代であるとする単純すぎる仮定であろう．
また第 3. 2. 1 節で述べた通り，仮に三波川変成コンプ
レックスの原岩年代が四万十付加コンプレックスの一部
と一致するとしても，両者の形成環境は異なっていたは
ずであり（第 3. 2. 2 節参照），成因上両者は区別される

べきである．
まとめ　本地域の別子エクロジャイト相ユニットでは五
良津西部岩体（第 3. 1 図）に約 116 Maの初期変成作用
（角閃岩相相当）が記録されており（Endo et al.，2009），
瀬場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）からはその後のエクロ
ジャイト相変成の年代として約 89 Maが得られている
（Wallis et al.，2009）．また緑泥石帯に含まれる中七番ユ
ニットでは主変成の年代として約 77 Maが得られてお
り，白滝ユニットの高変成部・別子エクロジャイト相ユ
ニットでは 89〜 76 Maの冷却年代が得られていること
から主変成は 76 Ma以前である（第 2. 1 図；Takasu and 
Dallmeyer，1990）．つまり，本地域の全域において3ステー
ジに及ぶ三波川変成作用はすべて 116〜 76 Ma（前期白
亜紀後期–後期白亜紀）に起こったと考えて矛盾はない．
また今のところ原岩年代が確実に四万十帯よりも古いと
確定しているのは約 116 Maの初期変成を記録している
五良津西部岩体のみであり，その他大部分の三波川変成
コンプレックスの原岩年代は四万十付加コンプレックス
と区別がつかない可能性がある．

3. 2. 4　塑性変形の変形段階，及び変形構造
褶曲のオーバープリントパターン（第 3. 8 図）から，
三波川変成コンプレックスの岩石が変成作用やそれ以後
の上昇過程を通じて複数段階の塑性変形を被っているこ
とがわかる（例えば，青矢，2004；第 3. 9 図）．
変形段階の区分　Wallis（1990，1998）は主に南東隣「本
山」地域の汗見川周辺（第 2. 1 図）での研究を通じて，
アルファベット順の添字を用い，古い方から順に Dr，
Ds，Dt，Duという 4つの変形段階を区分した．本報告
ではこれらを白滝ユニットでの変形段階の呼称として用
いる（第 3. 9 図 b）．Ds，Dt，Du は Kojima and Suzuki 
（1958）や Faure（1983）で S1，S2，S3 と呼ばれた面構
造の形成段階にかなりの部分で一致する．Duは例えば
Hara et al.（1992）では肱

ひじ

川
かわ

–大歩危変形と呼ばれている．
一方，白滝ユニットと別子エクロジャイト相ユニッ
トの境界が構造境界であることから（第 2. 3 図），両ユ
ニットの定置以前には別子エクロジャイト相ユニットに
関して別の変形段階が定義されるべきである．Aoya and 
Wallis （1999）はエクロジャイト様片岩を含む瀬場苦鉄
質片岩（第 3. 1 図）において D0，DA，DBという 3 つ
の変形段階を区分したが，混乱を招きかねない名称なの
で本報告ではこれらを DE1，DE2，DE3 と改称して用いる
（第 3. 9 図 a；Endo et al.，2012；Eは別子エクロジャイ
ト相ユニットの意味）．DE1 と DE2 は白滝ユニットとの定
置以前，すなわち別子エクロジャイト相ユニットに固有
の変形段階である（第 3. 9 図 c）．また別子エクロジャ
イト相ユニットの上昇が DE2 期に起こり，同時に白滝ユ
ニットの沈み込みが Dr期に起こった結果，両ユニット
が定置し，その後両者は共通の変形史を辿ったとされる
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第 3. 8 図　褶曲のオーバープリントパターンによる複数の変形段階の認識
（a）白滝ユニット中部の泥質片岩（SMp：アルバイト黒雲母帯）に見られる褶曲のオーバープリント（新居浜市別子山の
谷川沿い，標高 815 m）．東を向いて撮影．（b）（a）から導かれる変形史．古い方から順に Dr，Ds，Duという三段階の変
形段階が認識できる．変形段階の名称については第 3. 9 図参照．Sr，Ss，Suはそれぞれ Dr期，Ds期，Du期に生じた片
理面ないし褶曲軸面．変形段階の更新の際には歪みの短縮方向（片理面ないし褶曲軸面に対して垂直な方向）が大きく変
化している．

Sr

Dr Ds Du

Ss

Su

(a)

(b)

（Aoya，2001）．定置後に起こった DE3 は Dsと同一段階
なので（第 3. 9 図 c）以後，DE3 という用語は文中で用
いない．
中七番ユニットと白滝ユニットの境界も構造境界であ
り，本来は中七番ユニットについても固有の変形段階
が定義されるべきである．ただし，両ユニットの定置
は Ds期の終期に起こったと考えられ（第 3. 4. 1. 1 節
参照），両ユニットは共通に強い Ds変形を被っている．
また中七番ユニットでは Dsよりも前の変形構造の発達
が不明瞭であることから，本報告ではいたずらに変形段
階の名称を増やさぬため，中七番ユニット固有の変形段

階の名称を敢えて定義しない． 
露頭での構造・巨視的構造　白滝ユニットと中七番ユ
ニットの主変形期である Ds期は，三波川帯の大部分で
普遍的に発達し，主に東西方向の引き伸ばし線構造を
伴う主片理 Ssを形成した変形段階である（第 3. 10 図，
第 3. 11 図）．地質図には Ssの走向傾斜を塗りつぶし記
号で示した．Ds期に生じた褶曲は主片理 Ssとほぼ平行
な褶曲軸面を持つ（第 3. 9 図 b）．また，こういった Ds
褶曲によって曲げられている片理は Ds期よりも前の変
形段階，Dr期に形成したものである（第 3. 8 図 ； 第 3. 9
図 b）．一方，Ds期よりも後の変形段階（Dt，Du）は，
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第 3. 9 図　塑性変形段階の区分と温度・圧力・変形履歴
（a）別子エクロジャイト相ユニット（瀬場苦鉄質片岩）における変形段階の区分．Aoya and Wallis（1999）によるが，こ
の論文で用いられた D0=>DA=>DBという変形段階の名称は改称した .（b）白滝ユニットにおける変形段階の区分（Wallis，
1990，1998）．（c）別子エクロジャイト相ユニット（瀬場苦鉄質片岩）と白滝ユニット（アルバイト黒雲母帯）の温度・
圧力・変形履歴．変成相図の境界線と三波川変成岩の温度圧力条件の範囲は第 2. 3 図と同様．瀬場苦鉄質片岩に関し
て Aoya（2001），Zaw Win Ko et al.（2005a），及び Kabir and Takasu（2010b），またアルバイト黒雲母帯に関して Enami et 
al.（1994），Enami（1998），Aoya（2001）及び Okamoto and Toriumi（2004：2005）を参考にした．
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第 3. 10図　主片理 Ss上に観察される引き伸ばし線構造
LsはDs期の引き伸ばし線構造，矢印はその方向を示す．（a）苦鉄質片岩（SUm ：ざくろ石帯）における角閃石（黒い柱状鉱物）
の配列による鉱物線構造（新居浜市別子山筏津北方の銅山川沿い）．（b）苦鉄質片岩（SUm：ざくろ石帯）における緑れ
ん石集合体（白色部）の形状・配列による線構造．ブーダン化が見られる（四国中央市，面白の滝の西北西約 700 m）．（c）
苦鉄質片岩（SUm ：アルバイト黒雲母帯）中の黄鉄鉱（Py）に付随する石英プレッシャーシャドウの伸長（新居浜市別子山，
峨蔵林道の終点付近）．（d）砂質片岩（Ns：緑泥石帯低温部）における石英リボン（QR）による形状線構造（新居浜市別
子山中七番）．（e）泥質片岩（SUp ：アルバイト黒雲母帯）におけるアルバイト斑状変晶（AP）に付随するプレッシャーシャ
ドウの伸長（四国中央市富郷町津根山）．（f）泥質片岩（Eps：アルバイト黒雲母帯）における石英レンズ（下方に左半部
が露出）及び石英リボン（上方）による形状線構造（新居浜市別子山保土野の南南西約 500m）．
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第3. 11図　主片理 Ssと引き伸ばし線構造 Lsのステレオプロッ
ト
第 3. 10 図に写真を示した露頭についてプロット
した．四角は Ssの極，黒丸が Ls．a〜 fは第 3. 10
図における図の番号と対応している．

主片理 Ss，もしくは Ds褶曲そのものを曲げる褶曲（第
3. 8 図）によって認識される．そのような褶曲のうち，
主に水平傾向の軸面を持つものが Dt褶曲，直立傾向の
軸面を持つものが Du褶曲である（第 3. 9 図 b）．本地
域で観察される褶曲の大部分は Ds期と Du期のもので
ある．本地域には巨視的な Ds褶曲が多数存在する（第
3. 4. 3. 1 節参照）．図が煩雑になるのを避けるため，そ
れらの軸面トレースを地質図には示さず，第 3. 58 図に
示すにとどめた．一方，巨視的な Du褶曲については表
現可能な地域で地質図に軸面トレースを示すのと同時
に，露頭で測定した Du褶曲軸の方位も示した．
白滝ユニット・中七番ユニットにおける主片理が Ss
であるのに対し，別子エクロジャイト相ユニットの苦鉄
質岩における主片理は 1段階古い DE2 期に形成した SE2

である（第 3. 9 図 a）．つまり，別子エクロジャイト相
ユニットの苦鉄質岩は Ds期変形の影響をそれほど強く
受けずに古い構造を保持している．SE2 が観察される範
囲ではその走向傾斜を地質図に白抜き記号で示した．凡
例にはこれらの片理の形成時期が主変形（Ds期）より
も前であることを記した．一方，同じ別子エクロジャイ
ト相ユニットでも泥質片岩・珪質片岩は Ds期の変形を
強く被っており，その大部分において主片理は白滝ユ
ニット・中七番ユニットと同様に Ssとなっている．
微細構造　白滝ユニットと中七番ユニットの変成岩を構
成する変成鉱物のほとんどは Ds変形を被っている．例
えば泥質片岩中のフェンジャイト，黒雲母，緑泥石等の
板状鉱物の大部分は主片理 Ssとほぼ平行に配列してい

る．また，苦鉄質片岩中の角閃石類や緑れん石も主片理
とほぼ平行に産出し，多くの場合，主片理上で引き伸ば
し線構造を規定している（第 3. 10 図 a，b）．アルバイ
ト斑状変晶は外縁部で Ds期の片理を包有することがあ
るものの，大部分は Dsより前の変形段階，Dr期の片理
を包有している（第 3. 9 図 b）．つまり，大部分の変成
鉱物の成長は Ds期変形の開始以前に起こっている．こ
れらのことから，Dsは主変成の最終期から終了後の時
期にかけて起こった変形とみなせる（第 3. 9 図 c）．Dt，
Duは更に後の時期の変形である．
一方，別子エクロジャイト相ユニットについて瀬
場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）の例を見てみると（Aoya，
2001；青矢，2004），オンファス輝石は主片理 SE2 とほ
ぼ並行に配列しており，ざくろ石の多くはこの配列を S
字状に巻き込んだ形で包有する．つまり，ざくろ石とオ
ンファス輝石はDE2と同時期に成長している．その一方，
SE2 に沿って引き離されたざくろ石とオンファス輝石の
間を埋めるようにバロア閃石と斜長石（アルバイト）が
成長していることから，DE2 期の間にエクロジャイト相
から緑れん石角閃岩亜相へと変成条件が変化したことが
わかる（Aoya，2001）．またアルバイト斑状変晶の多く
は SE2 を乱すことなく包み込むように成長していること
から（第 3. 9 図 a，第 3. 12 図 a），アルバイト斑状変晶
の成長時には DE2 は既に終了し，無変形の状態であった
ことがわかる．これらのことから，DE2 は主にエクロジャ
イト相変成と主変成の間の時期に起こった変形とみなせ
る（第 3. 9 図 c）．
上記のように，Ds期の変形が主にアルバイト斑状変

晶の成長以後に起こったのに対し（第 3. 9 図 b ； 第 3. 12
図 b，c），Dr期や DE2 期の変形はアルバイト斑状変晶の
成長よりも前に起こっていることから（第 3. 9 図 a，b ； 
第 3. 12 図 a），微細組織の観察によって Ds片理とそれ
より古い段階の片理を区別することが可能である（第
3. 12 図）．

3. 3　中七番ユニット

概要　本地域の中七番ユニットは本地域南端西部，新居
浜市別子山中七番周辺に白滝ユニット中の地窓として分
布する（第 3. 13 図 a）．岩相は砂質片岩（第 3. 26 図 a），
泥質片岩（第 3. 26 図 b）及びこれらの互層が卓越し（第
3. 14 図），その岩相と構造位置から東隣「三島」地域な
どに分布する大歩危ユニット（第 2. 1 図）と対比され
る（高須・牧野，1980；Takasu et al.，1994）．中七番ユニッ
トでは砂質片岩及び泥質片岩のみの卓越域が地質図上に
表現可能な規模を持たないと判断し，ユニット全体に砂
質片岩・泥質片岩互層の凡例を与えた．上位に位置する
白滝ユニット下部との境界は Ds期の剪断帯である混在
岩によって規定される（第 3. 13 図 b，c）．混在岩は白
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第 3. 12図　アルバイト斑状変晶の微細構造による変形構造の同定
すべてアルバイト黒雲母帯の泥質片岩で，（a）–（c）は別子エクロジャイト相ユニット，（d）は白滝ユニットに属する．す
べてクロスニコル．AP：アルバイト斑状変晶，Grt：ざくろ石．（a）Ds変形をほとんど被っていないもの．周囲の片理
は斑状変晶の内部片理と同一視できることから SE2 と判断できる（新居浜市別子山，床鍋谷沿いの標高 1150 m付近 [GSJ 
R 101733]）．（b）Ds褶曲を伴うもの．斑状変晶の内部片理と連続する片理（SE2）が曲げられていることから褶曲は Fsと
判断できる（aの地点の西南西約 750 m[GSJ R 101734]）．（c）Ds変形を強く被ったもの．斑状変晶の内部片理と斜交する
ことから，周囲の片理は Ssと判断できる（新居浜市別子山保土野の北方約 250 m[GSJ R 101735]）．（d）Ds変形より後の
段階の褶曲を伴うもの．（c）と同様の観察から曲げられている片理は Ssである（新居浜市，辻ヶ峰の北西約 1 km[GSJ R 
101736]）．

滝ユニット下部に含め，その産状については白滝ユニッ
ト下部の節で詳述する．中七番ユニットとその周辺部の
岩相境界や Ds片理を見てみると，ユニット北東部で北
東傾斜，北部で北傾斜，また北西部では北西傾斜となっ
ている（第 3. 13 図 a）．また南隣「日比原」地域に露出
する中七番ユニットでは岩相境界・Ds片理はおおむね
水平ないし南傾斜となっている（青矢・横山，2009）．
つまり，中七番ユニットは全体としてゆるやかなドーム
状アンチフォームをなす．中七番ユニットの厚さは下
限が見えていないために不明だが，主片理 Ssを基準と
して少なくとも見かけで 400 m以上ある（断面図 G–H：
第 3. 13 図 b）．変成分帯では中七番ユニットは全域が緑
泥石帯低温部に含まれる（第 3. 5 図）． 
中七番ユニットの砂質片岩には比較的平滑な Ds片理

が発達し（第 3. 14 図 a），Ds褶曲や Du褶曲が発達する
ことは少ない．ただし，泥質片岩優勢の砂質片岩・泥質
片岩互層ではしばしば Ds褶曲（第 3. 14 図 d），Du褶
曲が観察される．褶曲軸の方位は Ds褶曲，Du褶曲と
もにほぼ水平で，西北西–東南東方向が卓越する（第3. 13
図 a）．Ds褶曲が非対称性を持つ場合はほぼ一貫して南
フェルゲンツ（南に向かってのし上げた形状）を示す（第
3. 14図d）．また中七番ユニットではDs片理にほぼ平行，
もしくは片理を切るように発達した石英脈が頻繁に観察
される（第 3. 14 図 b，c）．

3. 3. 1　砂質片岩・泥質片岩互層（Ns）
本地域の南端西部，新居浜市別子山中七番の周辺に
分布する．一般に厚さ 10 m以内の様々な規模で砂質部
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第 3. 13図　「新居浜」地域南西部三波川帯の地質概略と地質構造
（a）地質概略図．岩相境界面は図学的に導出した．中七番ユニットのDs片理のうち，傾斜が20度未満のものは示していない．
北端部に示したS–11とS–13は探鉱ボーリングの掘削孔の位置（金属鉱物探鉱促進事業団，1970，1971）．S–13のデータは（c）
の断面図の作成に用いた．（b），（c）断面図．断面線の位置は（a）に対の黒三角で示した．（a）とは縮尺が異なるので注意．
また（c）の範囲は（a）に示した範囲より北側に少し広い．ユニット境界とサブユニット境界を実線で，Ds褶曲の軸面トレー
スを点線で示した．また 2つの断面図の間での Ds褶曲の対応関係を褶曲の名称と共に示した．
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第 3. 14図　中七番ユニットの諸岩相の露頭写真
Ps：砂質片岩，P：泥質片岩，M：苦鉄質片岩，Q：珪質片岩，QV：石英脈．ハンマーの長さは 33 cm．（a）砂質片岩．
北を向いて撮影（新居浜市別子山中七番の北西約 500 m）．（b）砂質片岩泥質片岩互層．南西を向いて撮影（新居浜市別
子山中七番の西北西約 600 m）．（c）苦鉄質片岩と珪質片岩を伴う泥質片岩優勢の砂質片岩泥質片岩互層（新居浜市，土
山谷川沿いの標高 500 m付近）．（d）泥質片岩．西を向いて撮影（cの露頭の南方約 120 m）．南フェルゲンツの Ds褶曲が
発達する．砕屑粒子に乏しく，炭質物を欠く白色部（Pw）は珪長質凝灰岩に由来するものと考えられる．

と泥質部が繰り返す層状構造を持つ（第 3. 14 図 b，c）．
主片理（Ds片理）が強く発達し（第 3. 15 図），まれに
厚さ数 mまでの灰白色の珪質片岩や淡緑色の苦鉄質片
岩を挟むことがある（第 3. 14 図 c）．砂質片岩は肉眼で
灰白色ないし灰色を示し（第 3. 26 図 a），泥質片岩に比
べると片理と斜交した面で断口状に割れやすい（第 3. 14
図 a）．また割れ面には手で触れるとざらつきがある．
一方，泥質片岩は肉眼で黒灰色を示し（第 3. 26 図 b），
片理面に沿って割れやすい．黒色の炭質物に富む層が白
色のフェンジャイトや石英に富む層と厚さ 2 mm程度ま
での規模で互層することが多い（第 3. 15 図 b）．泥質片
岩優勢の砂質片岩・泥質片岩互層では Ds褶曲（第 3. 14
図 d）や Du褶曲がしばしば観察される．
砂質片岩の主要構成鉱物は石英，アルバイト，フェン
ジャイト，斜長石，カリ長石であり，少量の不透明鉱物
を含む．緑泥石は鏡下で認識できないことが多く，あっ
ても比較的まれである．また炭酸塩鉱物やジルコン，電

気石を伴うことがある．石英，斜長石，カリ長石の径 0.1
〜 1 mm程度の砕屑粒子を含み，これらはポーフィロク
ラストをなす（第 3. 15 図 a）．斜長石，カリ長石は砕屑
粒子としてのみ産する．砕屑粒子は一般に波動消光を示
し，その長径の方向は片理とほぼ平行な方向に配列する
（第 3. 15 図 a）．
泥質片岩（第 3. 15 図 b）は主に石英，フェンジャイト，
緑泥石，炭質物，アルバイトからなり，他に少量の不透
明粒状鉱物，チタン石を伴う．炭酸塩鉱物や電気石を伴
うこともある．また．まれに砕屑性の石英粒子を伴うこ
とがあるが，粒径は 0.1〜0.3 mm程度であり，砂質片岩
中のものに比べると細粒で量も少ない（第 3. 15 図 b）．
泥質片岩中にはフェンジャイト，緑泥石に富むものの炭
質物を欠く白色層が挟まれることがあるが，これらは珪
長質凝灰岩に由来する岩相だろう（第 3. 14 図 d）．
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第 3. 15図　中七番ユニットの砂質片岩，泥質片岩の薄片写真
左がオープンニコル，右がクロスニコル．（a）砂質片岩（新居浜市別子山中七番 [GSJ R 101737]）．強い Ds片理が発達し，
石英（qtz）や斜長石（pl）の砕屑粒子がポーフィロクラストをなす．（b）泥質片岩（新居浜市別子山中七番の北西約 600 
m[GSJ R 101738]）．黒色の炭質物に富む層は石英に富む脈状の層（qtz–rich）と互層する．石英（qtz）の砕屑粒子が少量
含まれる

3. 4　白滝ユニット

本報告の白滝ユニットは，中七番ユニットの上位を占
める部分のうち，エクロジャイト相変成の痕跡を残す岩
石の分布域，すなわち広義の別子エクロジャイト相ユ
ニットを除いた部分に当たる（第 3. 2 図，第 3. 3 図）．
これはWallis （1998）の別子ユニットから広義の別子エ
クロジャイト相ユニットを除いたものにほぼ相当し，南
隣「日比原」地域と更に南の「伊野」地域をまたぐ清水
構造線（第2. 1図）以南の地域（川又ユニット，思地ユニッ
ト：脇田ほか，2007；青矢・横山，2009）を含まない．
本報告では見かけの岩相層序に基づき，白滝ユニットを
更に下部，中部，上部という 3つのサブユニットに区分
した．

3. 4. 1　白滝ユニット下部
概要　本地域三波川帯の大部分を占める白滝ユニットの

うち，見かけの層序で下底部に位置する泥質片岩・珪質
片岩・苦鉄質片岩混在岩（第 3. 16 図：以下，混在岩と
呼ぶ）とその直上の苦鉄質片岩層（井野川苦鉄質片岩：
第 3. 1 図）を併せて白滝ユニットの下部サブユニット
とした（第 3. 3 図，第 3. 13 図 b，c）．下半部を占める
混在岩層は主変形期（Ds期）の剪断帯であり，更に下
位の中七番ユニットとの間の構造境界を規定する岩相で
ある．地質図に表現可能なため，本報告では白滝ユニッ
ト下部に含めた．一方，上半部をなす井野川苦鉄質片岩
の上限は岩相境界であり，その上位には白滝ユニット中
部の泥質片岩卓越層が重なる（第 3. 3 図）．白滝ユニッ
ト下部と中七番ユニットの分布は本地域南端西部の新居
浜市別子山中七番の周辺に限られる（第 3. 13 図 a）．両
者の分布域周辺には緩やかなドーム状アンチフォームが
形成されており（第 3. 13 図），白滝ユニット下部及び
中七番ユニットはこのドーム状アンチフォームの下部と
して地窓状に分布する．白滝ユニット下部全体の厚さは
100〜200 m程度である（第 3. 13 図 b，c）．変成分帯で
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第 3. 16図　白滝ユニット下部の諸岩相の露頭写真
ハンマーの長さは33 cm．Ss ： Ds片理，M ： 苦鉄質片岩，Q ： 珪質片岩，P ： 泥質片岩，Pq ： やや珪質な泥質片岩，QV ： 石英脈．
（a）泥質片岩優勢の混在岩（左方）と苦鉄質片岩優勢の混在岩（右方）の境界部．境界は白破線で示した．苦鉄質片岩優
勢の混在岩は大小の珪質片岩ないしやや珪質な泥質片岩のレンズを含む．この岩相は凡例における泥質片岩・珪質片岩・
苦鉄質片岩混在岩（SLx）の最上位部に産し，更に上位には苦鉄質片岩（SLm）が分布する．北北東を向いて撮影（別子
ダムのダム湖西岸）．（b）泥質片岩優勢の混在岩．（a）と同一露頭 .北西を向いて撮影．（c）緑色の珪質片岩（下方）を挟み，
多量の石英脈を伴うやや珪質な泥質片岩．凡例では混在岩（SLx）に含めた．北を向いて撮影（新居浜市，清滝の南方約
600 mの国領川沿い）．

は白滝ユニット下部は全域が緑泥石帯低温部に含まれる
（第 3. 5 図）．
白滝ユニット下部では，普遍的に発達する Ds片理に
加えて露頭規模〜サンプル規模の Ds褶曲（第 3. 17 図
a，b）が頻繁に観察され，まれに Du褶曲も観察され
る．褶曲軸の方位は Ds褶曲，Du褶曲ともにほぼ水平で，
西北西–東南東方向が卓越する．特に，Ds褶曲は他地域
に比べて出現頻度が高い．Ds褶曲の非対称性が認識で
きる場合にはほぼ一貫して南フェルゲンツ（南に向かっ

てのし上げた形状）を示す．

3. 4. 1. 1　泥質片岩・珪質片岩・苦鉄質片岩混在岩
（SLx）
本地域における泥質片岩・珪質片岩・苦鉄質片岩混在
岩（SLx）の分布範囲は第 3. 13 図 aに示した．別子ダ
ム湖西岸の露頭では泥質片岩優勢の混在岩の上位に苦鉄
質片岩優勢の混在岩が認識でき（第 3. 16 図 a），更に上
位では苦鉄質片岩が卓越する．つまり，苦鉄質片岩優勢
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第 3. 17 図　白滝ユニット下部の諸岩相の薄片写真
（a）やや不規則な微細 Ds褶曲群が発達した苦鉄質片岩．オープンニコル．Ss：Ds期の片理，qtz：石英．以下同様（黒森
山の南東約 2.1 kmの尾根付近の転石 [GSJ R 101739]）．（b）（a）の中央部の拡大写真．オープンニコル．Ds褶曲のヒンジ
部分にパンペリー石（pmp）が生じている．act：アクチノ閃石．（c）混在岩（SLx）の基質をなす泥質片岩．オープンニ
コル（新居浜市，清滝の南南西約 800 m[GSJ R 101740]）．chl ： 緑泥石，phg ： フェンジャイト．以下同様．（d）混在岩（SLx）
中の苦鉄質片岩．オープンニコル（新居浜市，清滝の南南西約 1.1 km[GSJ R 101741]）．フェンジャイトを含まない濃緑色
部がフェンジャイトを含む淡緑色部に取り囲まれる．濃緑色部に含まれるレンズ状スティルプノメレン（stp）集合体はブー
ダン化し，間隙を方解石（cal）が埋めている．（e）苦鉄質片岩を基質とする混在岩中にレンズ状に産する珪質片岩（第 3. 16
図 aの露頭から採取 [GSJ R 101742]）.石英に富む層は厚さ 5 mm程度までのスティルプノメレン（stp）濃集層と互層する．
（f）（e）の中央部の拡大写真．クロスニコル．ab：アルバイト．
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の混在岩を混在岩層（SLx）全体の上限と見なせる．こ
れを踏まえると，混在岩層の層厚はおおむね 50〜100 m
程度である（第 3. 13 図 b，c）．また混在岩分布域の北
端部では上位の苦鉄質片岩が欠落し，混在岩は白滝ユ
ニット中部の泥質片岩と直接する（第 3. 13 図 a）．
混在岩分布域（SLx）では露頭規模，あるいはサンプ
ル規模においても泥質片岩，珪質片岩，苦鉄質片岩が入
り交じった産状が観察される（第 3. 16 図）．露頭規模
では，Ds褶曲によって生じた複数岩相のインターフィ
ンガーが観察されることがある．また苦鉄質片岩優勢の
混在岩では，苦鉄質片岩の基質中に珪質片岩（第 3. 26
図 i）がレンズ状に分布する産状も見られる（第 3. 16
図 a）．こういった場合，珪質片岩のレンズは西北西–東
南東方向に引き伸ばされたブーダン構造を示しており，
この構造から，混在岩領域が Ds変形による強い東西引
き伸ばしを被ったことがわかる．一方で，混在岩領域に
は石英や方解石からなる白脈が大量に分布する（第 3. 16
図 c，第 3. 17 図 d）．また上記したブーダン構造におい
ては，引き離された珪質片岩レンズの間隙を石英脈が埋
めており（第 3. 16 図 a），脈の形成が Ds変形と同時期
であったことがわかる．すなわち，強い Ds変形に伴っ
て活発な流体活動があったことが示唆される．これらと
同様の観察・考察から，白滝ユニット下部の混在岩領域
は南隣「日比原」地域において，Ds変形による剪断帯
と解釈されている（青矢・横山，2009）．本報告でもこ
の解釈をとる．頻繁に観察される Ds褶曲は，物性の異
なる複数岩相の混在によって歪み方位に局所的な揺らぎ
が生じ，一度形成した Ds片理が再褶曲したものと考え
られる（青矢・横山，2009）．
白脈部分を除くと，混在岩分布域の大部分で優勢な岩
層は泥質片岩であり，多くの場合，混在岩の基質部をな
している．こういった泥質片岩部分（第 3. 17 図 c）は
主に石英，フェンジャイト，緑泥石，炭質物，アルバイ
トからなり，他に少量の不透明粒状鉱物，チタン石を伴
う．黒色の炭質物に富む層が白色のフェンジャイトや石
英に富む層と厚さ 1 mm程度までの規模で互層すること
が多い（第 3. 17 図 c）．また一般に不透明粒状鉱物（最
大径 1 mm程度）は片理に沿った両脇方向に緑泥石と石
英によって充填されたプレッシャーシャドウを伴う．
混在岩分布域の珪質片岩は白色，灰色または淡緑色を
示すが，淡緑色を示す珪質片岩は主に細粒の緑泥石，緑
れん石からなる厚さ数 mm以下の苦鉄質部と互層ない
し混在する．また珪質片岩は厚さ数 cm以下の規模で泥
質片岩と互層ないし混在することがある（第 3. 16 図 b）．
苦鉄質片岩を基質とする混在岩のレンズ部をなす珪質片
岩（第 3. 16 図 a，第 3. 26 図 i）は灰色ないし灰褐色を
呈し，一般に層状ないしレンズ状のスティルプノメレン
を含む（第 3. 17 図 e）．その他，石英以外の構成鉱物と
しては少量の緑泥石，アルバイト，粒状不透明鉱物，及

び緑れん石が認められる（第 3. 17 図 f）．
混在岩中に層状ないしレンズ状に産する苦鉄質片岩
は，厚さ 2 cm程度までのスティルプノメレン濃集層な
いしレンズを含むことがある（第 3. 17 図 d）．混在岩分
布域に産する苦鉄質片岩のその他の一般的な産状，構成
鉱物は次節に準ずる．

3. 4. 1. 2　苦鉄質片岩（SLm）
本地域における白滝ユニット下部の苦鉄質片岩（井
野川苦鉄質片岩）の分布は第 3. 13 図 aに示した．下位
の混在岩の上限は苦鉄質片岩優勢の混在岩（第 3. 16 図
a）とみなすことができ，これを考慮すると苦鉄質片岩
（SLm）の層厚は最大 150 m程度である（第 3. 13 図 c）．
ただし，苦鉄質片岩（SLm）は北に向かって層厚を減じ
る傾向があり（第 3. 13 図 b），土山谷川沿いなど一部の
地域では欠落している（第 3. 13 図 a）．
白滝ユニット下部の苦鉄質片岩は肉眼ではおおむね淡
緑色ないし緑色を呈するが，一般に 0.5〜5 mm程度の色
調の異なる層の繰り返しが認められる．緑れん石に富む
薄層は黄緑色，緑泥石に富む層は緑色ないし濃緑色，ス
ティルプノメレンに富む層は赤褐色を示す．また石英や
方解石に富む薄層状の白色脈が挟まれることが多い（第
3. 17 図 a）．こういった薄層の繰り返しは主片理（Ds
片理）とほぼ平行に発達することが多いが，Ds褶曲の
ヒンジ部分をなす場合もある（第 3. 17 図 b）．また Ds
片理を曲げるDu褶曲がしばしば露頭規模で発達するが，
これらは一般にその部分構造として波長数 mm程度の
微細褶曲を伴っている．
白滝ユニット下部の苦鉄質片岩は主に緑泥石，アクチ
ノ閃石，緑れん石，アルバイト，石英からなり，その他
に少量のチタン石，不透明鉱物を伴う．またフェンジャ
イト，スティルプノメレン，ルチル，方解石を含む場合
がある．これらの鉱物に加えてパンペリー石が含まれる
ことがあり（第 3. 17 図 b），本地域では確認していない
が，南隣「日比原」地域ではアルカリ角閃石を含む苦鉄
質片岩も確認されている（青矢・横山，2009）．ただし，
パンペリー石とアルカリ角閃石の両者を含む岩石は見つ
かっていない（青矢・横山，2009）．パンペリー石はレ
ンズ状または脈状の細粒結晶の集合体として産し（第
3. 17 図 b），無色から淡青緑色の多色性を示す．緑れん
石は単結晶として，または球状ないしレンズ状の細粒集
合体として産する．

3. 4. 2　白滝ユニット中部
概要　本地域三波川帯の大部分を占める白滝ユニットの
うち，見かけの層序で井野川苦鉄質片岩（下部サブユニッ
トに属する）と白滝苦鉄質片岩（上部サブユニットに属
する）の間を占める泥質片岩卓越部を中部サブユニット
とした（第 3. 3 図）．白滝ユニット上部・下部との境界
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はいずれも苦鉄質片岩ないし混在岩との岩相境界であ
る．ただし，上位に位置する白滝苦鉄質片岩は大局的に
は北方に向かって薄くなる傾向があり，本地域中央部三
波川帯の北部では一部で欠落する．こういった欠落部で
はその東西に分布する狭長な苦鉄質片岩の分布を図学的
に延長する形で白滝ユニットの上部–中部境界を描いた
ため，この場合，中部サブユニットの上面は上部サブユ
ニットの泥質片岩と接している．
本地域南端西部の中七番ユニット周辺（第 3. 13 図 a），
及び本地域東端部の富郷町豊

とよ

坂
さか

周辺では，主片理（Ds
片理）を基準として見かけ下位の井野川苦鉄質片岩（豊
坂では東隣「三島」地域内に分布）と見かけ上位の白滝
苦鉄質片岩に挟まれる形で中部サブユニットが分布す
る．これら 2地域の中部サブユニットは変成分帯では緑
泥石帯低温部にあたる．本節（第 3. 4. 2 節）ではこれ
ら 2地域の岩石記載に重点を置く．一方，第 3. 4. 3. 1
節で詳述する通り，本地域三波川帯の中央部から南東部
（別子地域）にはタイトないし等斜状の Ds転倒褶曲が
波長 0.5 〜 2 km程度の様々な規模で発達しており，中
部サブユニットはこういった Ds褶曲のアンチフォーム
部にも地窓状に分布している（第 3. 13 図，第 3. 4. 3. 1
節参照）．地窓部分の中部サブユニットには変成分帯に
おける緑泥石帯高温部からオリゴクレース黒雲母帯まで
幅広い変成度に渡る岩石が含まれる．ただし，これらと
同様の岩石はすべて白滝ユニット上部にも分布し，記載
上の区分はできないため，岩石記載は次節（第 3. 4. 3 節）
に準ずるものとし，本節では省略する．
白滝ユニット中部はその大部分が泥質片岩（第 3. 26
図 e）からなり，その他に小規模の苦鉄質片岩，砂質片岩，
及び珪質片岩が挟まれる（第 3. 18 図）．主片理（Ds片
理）にほぼ平行な成層構造を持つ中七番ユニット周辺と
豊坂の 2地域において，中部サブユニットの層厚は 150
〜350 mである（第 3. 13 図；断面図 A–B，E–F，G–H）．
中七番ユニット周辺と豊坂に分布する白滝ユニット
中部では Ds片理が普遍的に発達し，その他に Ds褶曲，
及び Du褶曲もしばしば観察される（第 3. 18 図 a–c）．
特に，豊坂では中部サブユニット分布域の中央部を巨視
的な Du褶曲である薬師アンチフォーム（薬師背斜：土
井，1964）の軸面トレースが東西方向に通過しており，
軸面トレース付近では露頭規模の Du褶曲がほぼ普遍的
に観察される．地質図には Ds片理，Du褶曲の褶曲軸，
及び薬師アンチフォームの軸面トレースを示した．ま
た，まれに露頭規模の Dt褶曲が見られることがある（第
3. 18 図 d）．

3. 4. 2. 1　苦鉄質片岩（SMm）
白滝ユニット中部の苦鉄質片岩のうち緑泥石帯低温部
に属するものについて記載する．その他の鉱物帯に属す
る苦鉄質片岩の産状は白滝ユニット上部の苦鉄質片岩

（SUm）に準ずる（第 3. 4. 3. 4 節参照）．
白滝ユニット中部における苦鉄質片岩の産出は泥質片
岩に比べて少ないが，主に厚さ 50 m以下の小規模なレ
ンズ状もしくは薄層状のもの（第 3. 18 図 c）が全域に
散在している．富郷町豊坂の白滝ユニット中部には厚さ
約 50 mの比較的連続性のよい苦鉄質片岩層が泥質片岩
に挟まれる形で分布する．
肉眼ではおおむね淡緑色ないし緑色を呈するが，一般
に 0.5〜5 mm程度の色調の異なる層の繰り返しが認めら
れる．緑れん石に富む薄層は黄緑色，緑泥石に富む層は
緑色ないし濃緑色を示す．また石英や方解石に富む薄層
状の白色脈がしばしば挟まれる．こういった薄層の繰り
返しは主片理とほぼ平行に発達することが多い．また主
片理を曲げるDu褶曲がしばしば露頭規模で発達するが，
これらは一般にその部分構造として波長数 cm程度以下
の微細褶曲を伴っている．
白滝ユニット中部の苦鉄質片岩のうち緑泥石帯低温部
に属するものは，主に緑泥石，アクチノ閃石，緑れん
石，アルバイト，石英からなり（第 3. 19 図 a），その他
に少量のチタン石，不透明鉱物を伴う．またフェンジャ
イト，ルチル，方解石，スティルプノメレンを含む場合
がある（第 3. 19 図 b）．これらの鉱物に加え，濃青色か
ら青紫色の多色性を示すアルカリ角閃石が含まれること
があり，これらはアクチノ閃石に取り囲まれるか，もし
くはその縁部にアクチノ閃石を伴う（第 3. 19 図 b）．ま
た緑れん石は単結晶として，または球状ないしレンズ状
の細粒集合体として産する（第 3. 19 図 a）．本報告で検
鏡を行った 4試料ではパンペリー石は見つからなかった
が，Nakajima（1982）による詳細な検討によれば，富郷
町豊坂周辺の白滝ユニット中部は緑泥石帯低温部，すな
わち一部の苦鉄質片岩にパンペリー石が含まれる地域と
されている．

3. 4. 2. 2　珪質片岩（SMq）
白滝ユニット中部の珪質片岩のうち緑泥石帯低温部に
属するものについて記載する．その他の鉱物帯に属する
珪質片岩の産状は白滝ユニット上部の苦鉄質片岩（SUq）
に準ずる（第 3. 4. 3. 5 節参照）．
白滝ユニット中部の珪質片岩は泥質片岩中，もしくは
泥質片岩と苦鉄質片岩に挟まれる形で分布し，その量は
泥質片岩より少ない．特に緑泥石帯低温部に属するもの
はまれで，地質図上に示したのは富郷町豊坂南西の厚さ
50 m以下のレンズ状珪質片岩のみである．この珪質片
岩は白色–灰白色を示し，泥質片岩に伴って産する（第
3. 18 図 b）．0.5〜5 mm程度の色調の異なる層の繰り返
しが認められ，微量の炭質物を含む厚さ数 mm以下の
薄層を伴う．
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3. 4. 2. 3　泥質片岩（SMp）
白滝ユニット中部の泥質片岩のうち緑泥石帯低温部に
属するものについて記載する．その他の鉱物帯に属する
泥質片岩の産状は白滝ユニット上部の泥質片岩（SUp）
に準ずる（第 3. 4. 3. 6 節参照）．
泥質片岩は白滝ユニット中部の大部分を占める支配
的な岩相であり，まれに厚さ 50 m以下の苦鉄質片岩，

珪質片岩及び砂質片岩層を挟む（第 3. 18 図 b，c）．Ds
片理が普遍的に発達し，その他に Ds褶曲や，Dt褶曲，
Du褶曲もしばしば観察される（第 3. 18 図）．特に，巨
視的な Du褶曲である薬師アンチフォームが通過する富
郷町豊坂では主片理 Dsを曲げる Du褶曲がほぼ普遍的
に見られる（第 3. 18 図 a，b）．Du褶曲や Dt褶曲の褶
曲軸面に沿ってはしばしば軸面劈開ないし軸面片理が発

第 3. 18図　白滝ユニット中部の諸岩相の露頭写真
ハンマーの長さは 33 cm．Ss：Ds片理，St：Dt片理，P：泥質片岩，Pq：やや珪質な泥質片岩，Q：珪質片岩，M：苦鉄質片岩．（a）
Du褶曲の発達した泥質片岩．西北西方向やや下を向いて撮影（四国中央市富郷町豊坂，岩原瀬の南西約1kmの足谷川沿い）．
（b）珪質片岩を挟む泥質片岩．Du褶曲が発達する．西北西を向いて撮影（（a）の地点の約 100 m北方）．（c）苦鉄質片岩
を挟む泥質片岩．Ds褶曲が発達する．北西を向いて撮影（新居浜市，沓掛山の南東約 1.7 km）．（d）Dt褶曲の発達した泥
質片岩．東を向いて撮影．撮影地点周辺の Ds片理が 30〜60 度の北傾斜を示すのに対し，これを曲げる Dt褶曲の軸面片
理はほぼ水平である（新居浜市河又の北方約 600m）．
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達する（第 3. 18 図 d）．泥質片岩は肉眼で暗灰色ないし
銀灰色を呈し（第 3. 26 図 e），片理にほぼ平行な薄い石
英脈がよく発達する（第 3. 18 図 a，第 3. 19 図 c，d）．
主に石英，フェンジャイト，緑泥石，アルバイト，炭質
物からなり（第 3. 19 図 c，d），他に少量の不透明粒状
鉱物，チタン石を伴う．炭酸塩鉱物，電気石，緑れん石
を伴うこともある．主片理，及び Du褶曲の軸面片理の
両者が観察される場合，フェンジャイト，緑泥石，炭質
物は両方の片理に沿った形態定向配列を示す．

3. 4. 2. 4　砂質片岩・泥質片岩互層（SMps）
地質図に表現可能なものは四国中央市富郷町豊坂に分
布するもののみであり，主変成の変成分帯では緑泥石
帯低温部に属する．この砂質片岩・泥質片岩互層は厚
さ 10 m以内の規模で砂質部と泥質部が繰り返す層状構

造を持つ．主片理（Ds片理）が層状構造とほぼ平行に
発達し，この主片理を曲げる露頭規模の Du褶曲もしば
しば発達するが，砂質片岩周辺部には部分構造としての
Du微細褶曲はほとんど発達しない．砂質片岩部分は肉
眼では灰白色ないし灰色を呈する．主要構成鉱物は石英，
アルバイト，フェンジャイト，斜長石，カリ長石であり，
少量の不透明鉱物，炭酸塩鉱物を含む．緑泥石は鏡下で
認識できない．石英，斜長石，カリ長石の径 0.1〜1 mm
程度の砕屑粒子を含み，これらはポーフィロクラストを
なす．斜長石，カリ長石は砕屑粒子としてのみ産する．
砕屑粒子は一般に波動消光を示し，その長径の方向は片
理とほぼ平行な方向に配列する．泥質片岩部分の岩石記
載は前節（第 3. 4. 2. 3 節）に準ずる．
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第 3. 19図　白滝ユニット中部の諸岩相の薄片写真
（a）苦鉄質片岩．オープンニコル．Ss：Ds期の片理，chl：緑泥石，act：アクチノ閃石，ep：緑れん石，EA：細粒緑れん
石の集合体，ab：アルバイト，qtz：石英．以下同様（豊受山の南方約 1.3km[GSJ R 101743]）．（b）アルカリ角閃石を含む
苦鉄質片岩．オープンニコル．Na–amp；アルカリ角閃石，cal；方解石，phg；フェンジャイト．以下同様（四国中央市富
郷町豊坂，岩原瀬 [GSJ R 101744]）．（c）泥質片岩．オープンニコル．黒色の炭質物に富む層は石英に富む脈状の層（qtz–
rich）やフェンジャイトに富む層，緑泥石に富む層と互層する（豊受山の南南西約 1.1km[GSJ R 101745]）．（d）（c）のク
ロスニコル．
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3. 4. 3　白滝ユニット上部
概要　本地域三波川帯の大部分を占める白滝ユニットの
うち，見かけの層序において白滝苦鉄質片岩（いわゆる
三縄層主部：小島ほか 1956bなど）とその上位を占める
部分を上部サブユニットとした（第 3. 3 図）.ただし，
エクロジャイト相変成の証拠を残す岩石の分布域は広義
の別子エクロジャイト相ユニットに属するものとし，白
滝ユニット上部に含めない．
白滝ユニットの上部–中部境界は最大 500 m程度の厚

さを持つ苦鉄質片岩卓越層（白滝苦鉄質片岩；第 3. 1 図）
の下底面，すなわち岩相境界である．ただし，白滝苦鉄
質片岩は大局的には北方に向かって薄くなる傾向があ
り，本地域三波川帯の北中部では一部で欠落する．こう
いった欠落部ではその東西に分布する狭長な苦鉄質片岩
の分布を図学的に延長する形で白滝ユニットの上部–中
部境界を描いたため，この場合，上部サブユニットの下
底面は泥質片岩となっている．また露頭規模で頻繁に観
察される Ds褶曲（第 3. 8 図 a，第 3. 25 図 a，b）が示
すように，別子地域において白滝苦鉄質片岩はタイトな
北傾斜の Ds転倒褶曲によって km規模で曲げられてい
るため（第 3. 13 図 b，c，第 3. 20 図 b），その下位に位
置する白滝ユニット中部は褶曲のアンチフォーム部分に
おいて白滝ユニット上部内の地窓として分布することが
ある（第 3. 4. 3. 1 節参照）．
一方，別子エクロジャイト相ユニットは大局的に見る
と白滝ユニット上部の更に上位を占めるが（第 3. 3 図），
その地図上での正確な分布範囲を野外調査と顕微鏡観察
のみから決めることは難しい．特に別子エクロジャイト
相ユニットの泥質片岩・珪質片岩と白滝ユニットのそ
れらはほぼ見分けがつかない（第 3. 4. 3. 2 節，及び第
3. 4. 3. 5 節参照）．そこで，地質図では第 3. 2 図に基
づく白滝ユニットと別子エクロジャイト相ユニットの境
界のうち，泥質片岩どうし（SUpと Eps）が接する部分
の境界線を点線（推定岩相境界）とした． 
白滝ユニット上部には緑泥石帯高温部から，ざくろ石
帯，アルバイト黒雲母帯を経てオリゴクレース黒雲母帯
まで，主変成における様々な変成度の岩石が分布するが，
この変成分帯（第 3. 5 図）は巨視的な Ds転倒褶曲の影
響を受けており，複雑な分布を示す（第 3. 4. 3. 1 節参
照）．またこういった変成度の変化により，同じ岩相で
もその産状は大きく変化する（第 3. 26 図）．

3. 4. 3. 1　別子地域の巨視的なDs褶曲構造
本節では本地域三波川帯の中央部，すなわち西部の吉

よし

居
い

断層と東部のハネズル断層の間の地域（第3. 2図参照）
を別子地域と呼ぶ．別子地域とその周辺部ではこれまで
に多数の巨視的なDs転倒褶曲の報告がある（吉野・小島，
1953； 秀，1954，1961；Kawachi，1968；Hara et al.，
1992；Wallis et al.，1992；Okamoto，1998；Okamoto et 

al.，2000；Aoya，2002；Mizukami and Wallis，2005；青
矢・横山，2009；Mori and Wallis，2010）．本報告では野
外調査の結果を踏まえてこれらの Ds褶曲の対応関係を
吟味し，別子地域に主要な軸面トレース計 6本を想定し
た．これらを南から，加

か

茂
も

次
じ

郎
ろう

シンフォーム，加茂次郎
アンチフォーム，白滝シンフォーム，白滝アンチフォー
ム，奥

おく

汗
あせ

見
み

シンフォーム，及び奥汗見アンチフォームと
呼ぶ（第 3. 13 図 b，c，第 3. 20 図 b，第 3. 58 図）．
加茂次郎シンフォーム・アンチフォーム　青矢・横山
（2009）は南隣「日比原」地域北東部の白滝地域において，
秀（1954，1961）や Kawachi（1968）が報告した横臥褶
曲を含む計 4つの Ds褶曲を確認し，地質図上で数枚に
分かれて分布する白滝ユニット上部の苦鉄質片岩卓越層
（白滝苦鉄質片岩；第 3. 1 図）がこれらの褶曲を介して
連続する単一層とみなせることを示した．同時に，これ
ら 4つの褶曲を南から加茂次郎シンフォーム，加茂次郎
アンチフォーム，白滝シンフォーム，白滝アンチフォー
ムと命名した．このうち，加茂次郎シンフォームと加茂
次郎アンチフォームの軸面トレースは，褶曲軸面にあた
る Ds片理を北西に追跡した結果，本地域西部の黒森山
北方に連続することが示唆され，実際に褶曲の存在が確
認できた（第 3. 13 図）．すなわち黒森山から北西及び
北東に延びる 2本の稜線沿いでは北方に向かって苦鉄質
片岩，泥質片岩，苦鉄質片岩と岩相が変化するのに対し，
2つの稜線の間をえぐる渦井川沿いでは予測される軸面
トレースの延長周辺に苦鉄質片岩しか確認されない（第
3. 13 図 a）．つまり，泥質片岩は下に凸の褶曲によって
苦鉄質片岩にたたみ込まれており，この褶曲が加茂次郎
シンフォームに相当する（第 3. 13 図 b）．また北東への
尾根を更に北に向かうと，もう一度苦鉄質片岩，泥質片
岩，苦鉄質片岩という岩相変化が見られ，これが青矢・
横山（2009）の加茂次郎アンチフォームによるものと解
釈できる（第 3. 13 図 b）．
白滝シンフォーム　一方，青矢・横山（2009）によれば
白滝シンフォームの北西延長は本地域南端部やや東寄り
に位置する東光森山の南方に至る（第 3. 20 図 a）．これ
に続く本地域内での白滝シンフォームの軸面トレースを
導くため，東光森山周辺地域での Ds片理の方位分布を
詳しく調べた（第 3. 21 図）．東光森山から北東方向へ
流下する谷川の周辺部ではしばしばDsよりも後の褶曲，
Du褶曲が観察され（第 3. 8 図 a，第 3. 21 図 a），これ
らは Ds片理，すなわち Ds褶曲軸面の方位に緩やかな
変化を与えている（第 3. 8 図 b）．そこで，まず谷川周
辺地域の巨視的な Du褶曲軸を求め（第 3. 21 図 b），Du
褶曲軸面がほぼ垂直であることから（第 3. 21 図 a），得
られた褶曲軸のトレンドで谷川周辺地域を 3つに区切
り，各領域における平均的な Ds片理の方位を導いた（第
3. 21 図 c–e）．その結果，南西部と北東部の Ds片理が
おおむね 40 度強の北東傾斜を示すのに対し（第 3. 21
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第 3. 20 図　「新居浜」地域南東部三波川帯の地質概略と地質構造
（a）地質概略図．岩相境界面は図学的に導出した．（b）断面図．断面線の位置は（a）に示した．白滝ユニット中部–上部
境界とハネズル断層を実線で，また Ds褶曲の軸面トレースを点線で示し，褶曲の名称を付した．断面図の作成では，図
に示したように GSM no.5（金属鉱業事業団，1999 など），及び S–9（金属鉱物探鉱促進事業団，1970）という２つの探鉱
ボーリングのデータを走向方向に投影して利用した．結果，日比原図幅（青矢・横山，2009）における断面図 A–Bに修
正箇所が生じた．GSM no.5 の地表位置は（a）に示した．また S–9 の地表位置は断面線の東方約 2.2 kmである．
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第 3. 21図　新居浜市別子山，谷川周辺地域の緩やかな巨視的 Du褶曲
（a）谷川河床に見られる露頭規模の Du褶曲．南を向いて撮影．露頭位置は左下の図に☆で示した．Ss：Ds片理，Su：

Du褶曲の褶曲軸面．ハンマーヘッドの長さは 18 cm.（b）谷川周辺地域全体の Ssをプロットした等面積ステレオ投影図（下
半球投影，以下同様）．□：Ssの極．Ssの極の分布に対する最適大円を点線で，またこの大円の極によって示される Du
褶曲の褶曲軸を●で示した．Du褶曲の軸面（Su）がほぼ直立することから，この褶曲軸の方位を用いて谷川周辺地域を
３分した（下図）．（c），（d），（e）南西部，中央部，北東部のそれぞれにおける平均的な Ss（実線大円）を示したステレ
オ投影図．露頭で測定した個々の Ssの極は□で示した．
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図 c，e），中央部の Ds片理はより傾斜が小さく，水平
傾向やや東傾斜であることがわかった（第 3. 21 図 d）．
この変化傾向に基づくと，白滝シンフォームの軸面ト
レースは南方から東光森山の周囲を大きく時計回りに迂
回し，谷川と銅山川の合流部付近を経て五良津岩体南東
端部に至ることがわかった（第 3. 20 図 a）．五良津岩体，
東赤石岩体，東平岩体といったエクロジャイト相岩体
（第 3. 1 図）を閉じ込む巨視的なシンフォームは金属鉱
物探鉱促進事業団（1970，1971）のボーリングデータな
どを元に想定され，Hara et al.（1992）や Okamoto（1998）
などによって須領褶曲と呼ばれるが，これが白滝シン
フォームと同一視できることになる．そこで，本地域西
部では，白滝シンフォームは東平岩体を閉じ込む泥質片
岩の西方延長部に位置するものと解釈した（第3. 13図）．
秀（1961）及び青矢・横山（2009）は白滝シンフォーム
の北西延長が迂回することなく，本地域中南部の瀬場付
近に直線的に延長されると考えたが，本報告のデータに
よれば，瀬場周辺で認識されている波長数 100 m規模
の Ds褶曲群（Aoya，2002 ； Mizukami and Wallis， 2005；
第 3. 32 図）はむしろ，半波長数 km規模の巨視的褶曲
である白滝シンフォームの南翼部をなす部分構造とみな
すべきだろう．白滝シンフォームの南翼部に見られるこ
ういった副次的な Ds褶曲の軸面トレースは第 3. 20 図
aに示した． 
白滝アンチフォーム　南隣「日比原」地域内で白滝シン
フォームの約 500 m北方に位置する白滝アンチフォー
ム（第 3. 20 図）の西方延長は，いったん大野断層に切
られて約 1 km南下するものの，より西方では白滝シン
フォームと同様に時計回りの迂回経路をとる．おおむね
谷川の東岸に沿って標高を下げ，銅山川を超えると五良
津岩体の外縁に沿うように北北西方向へと延長する（第
3. 20 図 a）．これは原ほか（1977）による秀（1961）へ
の修正解釈とおおむね一致する．白滝アンチフォームは
秀（1954）の白滝横臥背斜に相当し，白滝苦鉄質片岩
が上に凸の褶曲によって泥質片岩を閉じ込む形で認識
される．前述の迂回経路に基づいてこのアンチフォー
ムの南翼をなす白滝苦鉄質片岩を追跡した結果，Hara 
et al.（1992）の地質図で白滝苦鉄質片岩とは別ユニッ
トとされた谷川周辺のレンズ状苦鉄質片岩 3つが白滝
苦鉄質片岩の一部と見なせることが判明した．同時に，
広範囲にエクロジャイト相変成の痕跡を残す瀬場苦鉄
質片岩（猶原・青矢，1997；Aoya and Wallis，2003；青
矢，2005 など）とその延長部分（Mizukami and Wallis， 
2005；第 3. 1 図）が白滝苦鉄質片岩とは異なる構造位
置を占め，両者が同一視できないことも明確になった（第
3. 20 図 a）．
奥汗見シンフォーム・アンチフォーム　Wallis et 
al.（1992）及び Mori and Wallis （2010）は東隣「三島」
地域南端部の汗見川周辺において，Ds褶曲の非対称

性（フェルゲンツ）に着目した野外調査から波長数 100  
m規模の転倒シンフォームを認識した．またMori and 
Wallis （2010）は更にこのシンフォームの約 800 m北方
に転倒アンチフォームの存在を示唆している．本報告で
はこれらを奥汗見シンフォーム，奥汗見アンチフォー
ムと呼ぶ．青矢・横山（2009），Mori and Wallis （2010），
及び本報告による Ds片理の方位データによれば，奥汗
見シンフォームの軸面トレースの西方延長は本地域南東
端部，野

の

地
じ

峰
みね

の北方（第 3. 20 図 a）に至るはずである．
実際，本報告の調査ではこの地域において南から北に向
かい，Ds褶曲の非対称性が南フェルゲンツ（南にのし
上げた形）から北フェルゲンツへと逆転することが明ら
かになった．すなわち，白滝アンチフォームの更に北方
に奥汗見アンチフォームの西方延長が認識される（第
3. 20 図）．また本地域西部の渦井川周辺でも，吉野・小
島（1953）が白滝アンチフォームと奥汗見シンフォーム
の組み合わせに相当する波長 200 m程度の巨視的北フェ
ルゲンツ褶曲を報告している（第 3. 13 図 b）．これらを
総合し，本報告では奥汗見シンフォーム・アンチフォー
ムは別子地域の東部から西部まで全域に延長される構造
であると考える（第 3. 58 図）．ただし，五良津岩体の
東方においては奥汗見シンフォーム・アンチフォームは
ハネズル断層によって切られ，一部欠落すると解釈した
（第 3. 20 図 bなど）．

Okamoto （1998），及び Okamoto et al.（2000）は東平
岩体北方に位置する魔戸の滝の周辺地域におき，Ds褶
曲（魔戸の滝アンチフォーム）に北フェルゲンツの Dt
褶曲がオーバープリントした複合褶曲を想定したが，本
研究の解釈はこれと異なり，白滝アンチフォーム，奥汗
見シンフォーム，奥汗見アンチフォームという 3つの
Ds褶曲を想定している（第 3. 13 図 c）．魔戸の滝周辺
を含む五良津・東平岩体の北方近傍においては確かに比
較的多くの Dt褶曲が認識されるものの（第 3. 22 図 a），
これらが巨視的なタイト褶曲をなすとは判断できなかっ
た．つまり，仮に Okamoto et al.の巨視的な北フェルゲ
ンツ Dt褶曲が存在するとすれば，魔戸の滝周辺地域の
Ds片理（第 3. 22 図 b）は東平岩体から北へ向かって垂
直傾向，水平傾向，垂直傾向という変化を辿るはずだが，
この中間部から得られた水平傾向の片理は検鏡によれば
Dr片理であり（第 3. 22 図 d），当該地域に発達する褶
曲はこの Dr片理を曲げ，垂直傾向の軸面を持つ Ds褶
曲と判断された（第 3. 22 図 c）．すなわち，本報告の調
査では水平傾向の Ds片理が卓越する領域を認識できな
かった．
見かけの層序　ここまでに述べた複数の巨視的な Ds褶
曲を踏まえると，別子地域において地図上で数枚に分か
れて分布する白滝ユニット上部の苦鉄質片岩卓越層（白
滝苦鉄質片岩 ， 第3. 1図）はすべて同一層とみなせる（第
3. 13 図 b，c，第 3. 20 図 b）．この白滝苦鉄質片岩を鍵
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層と捉えたとき，見かけ層序においてより下位に位置す
る部分が白滝ユニット中部である（第 3. 3 図）．そして，
白滝苦鉄質片岩が Ds褶曲によってタイトに折りたたま
れていることから，特に加茂次郎アンチフォーム，白滝
アンチフォーム，奥汗見アンチフォームといったアンチ
フォーム部分には，白滝ユニット中部の泥質片岩卓越部
がしばしば白滝ユニット上部内の地窓として分布する
（第 3. 13 図 a，第 3. 20 図 a）．一方，別子エクロジャイ
ト相ユニットに含まれる岩相はすべて白滝苦鉄質片岩よ
りも上位の部分に分布している（第 3. 3 図， 第 3. 4. 3. 2
節参照）．
変成分帯との関係　第 3. 2. 4 節で述べたように，Ds変
形は主に主変成作用のピーク以後に起こっていることか

ら（第 3. 9 図 c），主変成の変成分帯（第 3. 5 図）も Ds
褶曲によって曲げられているはずである（Wallis et al.，
1992；青矢・横山，2009；Mori and Wallis，2010 など）．
その褶曲構造の解釈例を第 3. 23 図に示した．例えば，
同じ白滝ユニット中部に属する泥質片岩は，黒森山東方
では緑泥石帯に，また黒森山北方に分布する 2箇所の地
窓では緑泥石帯，ざくろ石帯，ないしアルバイト黒雲母
帯に属する（第 3. 22 図 a）．また本地域南東端部の四国
中央市富郷町折宇周辺に分布する白滝ユニット中部はア
ルバイト黒雲母帯ないしオリゴクレース黒雲母帯に属す
る．このように同じ構造位置を占める岩石群が異なる鉱
物帯にまたがって分布することは，岩相境界面と鉱物帯
の境界面（アイソグラッド）が完全には一致せず，斜交
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第 3. 22図　五良津・東平岩体北方の白滝苦鉄質片岩における変形構造の識別
（a）は露頭写真，（c）–（d）は薄片写真（オープンニコル）．Ss：Ds片理（実線）ないし Ds褶曲軸面（破線），Sr：Dr片理，
ab；アルバイト，hb；ホルンブレンドないしバロア閃石，ep ： 緑れん石，chl ： 緑泥石．変形構造の解釈基準については第 3. 9
図 b参照．（a）垂直傾向の片理を曲げる緩い褶曲．南南東を向いて撮影（二ッ岳の南東約 1.5kmのアルバイト黒雲母帯）．
検鏡により曲げられている片理が Ds片理と判断されたため，Dt褶曲と解釈した．（b）垂直傾向の片理を持つ苦鉄質片岩
（征木滝近傍のアルバイト黒雲母帯 [GSJ R 101746]）．基質の片理はアルバイト斑状変晶の内部片理と斜交し，Ds片理と判
断される．（c）タイトな直立褶曲（魔戸の滝の南東約 1kmのざくろ石帯 [GSJ R 101747]）．曲げられている片理はアルバ
イトの内部片理と連続し，Dr片理と見なせるため，Ds褶曲と判断した．（d）水平傾向やや南傾斜の片理面（魔戸の滝の
南南西約 1kmのアルバイト黒雲母帯 [GSJ R 101748]）．基質の片理はアルバイトの内部片理と同方向に配列し，Dr片理と
みなせるため，露頭で観察されたこの片理を曲げる褶曲は Ds褶曲と解釈した．
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第 3. 23図　別子地域における主変成の変成分帯とその褶曲構造
図の範囲は第 3. 13図と同様．（a）変成分帯図．変成分帯の境界（アイソグラッド）を破線で示した．（b），（c）断面図．
断面線の位置は（a）に対の黒三角で示した．（a）とは縮尺が異なるので注意．また（c）の範囲は（a）に示した範囲より北
側に少し広い．（c）には中新世火成活動に伴う熱変成域も示した．
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関係にあることを示している（第 3. 23 図 b，c）．

3. 4. 3. 2　別子エクロジャイト相ユニットとの境界
現時点での境界　別子エクロジャイト相ユニットと白滝
ユニットの区分は変成作用の観点，すなわち最高変成圧
力の違いに基づく（第 3. 2. 1 節参照）．すなわち，こ
れまでに得られている変成圧力条件のデータを見る限
り，エクロジャイト相に達した岩石と，達していない岩
石の間に有意な変成圧力のギャップが存在するため（第
2. 3 図），前者の分布域を広義の別子エクロジャイト
相ユニット（またはエクロジャイトナップ：Wallis and 
Aoya， 2000；Aoya， 2002）として白滝ユニットから独立
させる必要がある．ところが，こうした過去の構造境界，
すなわち剪断帯を野外調査で認定することは，大部分が
強度変形岩からなる三波川帯においては決め手を欠き，
困難である．例えば近年，オンファス輝石などのエクロ
ジャイト相鉱物が確認できない片岩類についても，ざく
ろ石に包有された石英の残留圧力からエクロジャイト相
変成の証拠が得られるようになり（Enami et al.，2007 ； 
Mouri and Enami，2008 など），Aoya （2002）が野外の情
報から認定したユニット境界が誤りであることが判明し
ている（Kouketsu et al.，2010）．つまり，別子エクロジャ
イト相ユニットと白滝ユニットの境界は野外での直接観
察によってではなく，エクロジャイト相変成が確認され
る試料の分布範囲から導き出すしかない．これまでに得
られているエクロジャイト相変成の指標となる鉱物・分
析データの分布，またこれに基づいた別子エクロジャイ
ト相ユニットの分布範囲は第3. 2図，第3. 13図，第3. 20
図及び第 3. 32 図の断面図に示した．これらの図に示し
た別子エクロジャイト相ユニットの範囲は，現時点で確
実にエクロジャイト相に達しているであろう岩石の分布
域であり，今後別子エクロジャイト相ユニットは更に広
がる可能性がある．
泥質片岩（SUp）–泥質片岩（Eps）境界の扱い　泥質
片岩におけるエクロジャイト相の指標鉱物はパラゴナイ
ト，オンファス輝石，藍閃石，及びアラゴナイトであ
るが（Kouketsu and Enami，2011），これらの鉱物はこれ
まで，ざくろ石中の微細包有物としてしか見つかって
いない（第 3. 4 図）．つまり，この微小さゆえに顕微鏡
観察のみでこれらの鉱物を認定することは困難であり，
EPMAによる鉱物化学組成分析などによる確認が必要と
なる．また第 3. 2 図から明らかなように，三波川帯の
泥質片岩に最も多産するエクロジャイト相の指標鉱物は
パラゴナイト（Na白雲母）だが，仮に粗粒のパラゴナ
イトが薄片内に存在したとしても，白雲母類鉱物である
フェンジャイトとの区別がつかない．つまり，パラゴナ
イトの認定には鉱物化学組成分析が必須となる．同様に，
もう一つの指標であるざくろ石に包有された石英の高残
留圧力（Enami et al.，2007 ； Mouri and Enami，2008 など）

についても，ラマン分光装置を用いた分析によってしか
確認できない．これらの理由から，現時点では鏡下での
肉眼観察のみによって泥質片岩からエクロジャイト相変
成の証拠を得ることができない．言い換えれば，別子エ
クロジャイト相ユニットの泥質片岩と白滝ユニットの泥
質片岩は区別がつかない．この状況は珪質片岩について
も同様である（第 3. 4. 3. 5 節参照）．こういった記載
上の理由により，地質図では第 3. 2 図に基づく白滝ユ
ニットと別子エクロジャイト相ユニットの境界のうち，
泥質片岩どうし（SUpと Eps）が接する部分の境界線は
点線（推定岩相境界）とした．
地質構造との関係　第 3. 2 図に示した別子エクロジャ
イト相ユニットはその全体が白滝苦鉄質片岩よりも上位
の部分に位置する（第 3. 3 図，第 3. 58 図 a）．つまり，
別子エクロジャイト相ユニットの分布範囲は少なくとも
白滝苦鉄質片岩の上位部分にまで制約できることが示唆
される．その一方，この上位部分の少なくとも一部はエ
クロジャイト相に達していなかったことがざくろ石中
の包有物解析によって示されている（Zaw Win Ko et al.，
2005b；第 3. 2 図）．
エクロジャイト相に達した片岩類の大部分はその後，
主変成作用による強いオーバープリントを被り（第 3. 4
図，第 3. 9 図 c），エクロジャイト相変成時の情報を失っ
ている．つまり，多くの片岩において基質部からはエク
ロジャイト相の指標鉱物が見出されない．こういった片
岩類が過去にエクロジャイト相に達していたとすれば，
その指標鉱物はエクロジャイト相で確実に存在するざく
ろ石の内部包有物として見出されるであろう（例えば，
丸山ほか，2004）．このことは泥質片岩におけるエクロ
ジャイト相の指標鉱物がざくろ石中の包有物としてしか
報告されていないこと（第 3. 4 図）からも見て取れる．
Zaw Win Ko et al.（2005a，b）は広範囲にエクロジャイ
ト様片岩が散在する瀬場苦鉄質片岩中の泥質片岩，及び
主変成の変成分帯でざくろ石帯に属する別子山筏
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付近
の苦鉄質片岩（第 3. 2 図，第 3. 26 図 c）について，両
者からざくろ石中包有物としてのみ産するクロリトイド
を見出し，包有物とざくろ石の共生関係を用いてざくろ
石形成時の変成圧力を導いた．その結果，瀬場の泥質片
岩からは確かにエクロジャイト相相当の圧力・温度条件
が導かれたのに対し，同様の手法によって導いた筏津苦
鉄質片岩の圧力・温度条件はより低圧であり，主変成の
ざくろ石帯ないしアルバイト黒雲母帯相当であることが
判明した．このことは，（1）苦鉄質岩にざくろ石が含ま
れることは必ずしもエクロジャイト相変成の証拠となら
ないこと及び（2）筏津苦鉄質片岩の産出地点は白滝苦
鉄質片岩よりも上位に位置するものの別子エクロジャイ
ト相ユニットには含まれず，白滝ユニット上部に属する，
という 2点を意味している．
地質構造の観点から見れば，今後エクロジャイト相に
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達していた岩石が見出される地域があるとすれば白滝苦
鉄質片岩の上位に位置する泥質片岩卓越部であること
が示唆される（第 3. 3 図，第 3. 58 図 a）．その一方で，
筏津苦鉄質片岩の解析例は，こういった構造位置の岩石
すべてがエクロジャイト相に達していたわけではないこ
とを示している．

3. 4. 3. 3　ざくろ石含有苦鉄質片岩（SUg）
ざくろ石含有苦鉄質片岩のうち，瀬場苦鉄質片岩とそ
の延長部分（第 3. 1 図）に産するもの（Ems）は別子エ
クロジャイト相ユニットに含まれるものとし，第 3. 5. 4
節で記載する（第 3. 4. 3. 1 節参照）．一方，ハネズル
断層の北東側地域（赤星山地域）からはエクロジャイト
相変成の証拠が見つかっていないものの，白滝ユニット
上部の一部に小規模なざくろ石含有苦鉄質片岩の分布が
認められるため，これについて本節で記載する．また
地質図上に表現可能な規模を持たない筏津苦鉄質片岩
（Zaw Win Ko et al.，2005b；第 3. 4. 3. 2 節参照）につ
いても本節で簡単に記載する．
赤星山地域　赤星山の西北西約 3.8 km及び南南西約 1 
kmという 2地点の苦鉄質片岩中にざくろ石が認められ
た（第 3. 5 図 b）．また赤星山南南西の苦鉄質片岩層（第
3. 25 図 a）は，南東方向へ東隣「三島」地域の猿田川
沿いに延長されるが，この猿田川沿いにおいてもざくろ
石が認められたため，この層全体にざくろ石含有苦鉄質
片岩の凡例を与えた．ただし，ざくろ石はこの苦鉄質片
岩層中の特定の層のみに認められる．白滝ユニット上部
のざくろ石含有苦鉄質片岩（SUg）は主変成の変成分帯
におけるアルバイト黒雲母帯ないしアルバイト黒雲母帯
とざくろ石帯の境界部に分布する．

ざくろ石以外の主な構成鉱物はホルンブレンドないし
バロア閃石，緑れん石，緑泥石，アルバイト，フェンジャ
イトであり，その他に少量の石英，チタン石，不透明鉱
物を伴う．またルチルや炭酸塩鉱物を含むことがある．
赤星山の西北西約 3.8 kmに産する試料（第 3. 26 図 d）
ではざくろ石は最大径 2 mm程度までの斑状変晶状であ
る（第 3. 24 図 a）．この試料ではアルバイトの量比が少
なく，試料は全体に暗緑色を呈する（第 3. 26 図 d）．ま
た赤星山の南南西約 1 kmの試料では，片理に平行に発
達した脈状石英の薄層に伴って径 0.1〜0.2 mm程度の細
粒ざくろ石が認められる．この試料では暗緑色の基質中
に径 1 mm前後のアルバイト斑状変晶が散在している．
一方，東隣「三島」地域の猿田川沿いの試料は，最大径
2 mm程度の斑状変晶状ざくろ石と共にほぼ同じ粒度の
アルバイト斑状変晶を多量に含むため，前記した 2試料
よりも全体にやや白っぽく，灰緑色を呈する．いずれの
試料においても，ざくろ石はその周囲や割れ目に沿った
部分が緑泥石や緑れん石に置換されている（第 3. 24 図
a）．
筏津苦鉄質片岩　ざくろ石とクロリトイドを含む筏津苦
鉄質片岩は新居浜市別子山筏津の銅山川河床に露出し
（第 3. 2 図），その産出位置は主変成の変成分帯におけ
るざくろ石帯のうち，アルバイト黒雲母帯との境界に近
い部分に当たる（第 3. 5 図 b）．転石や川砂などに隠さ
れて周囲との関係は不明だが，おそらくは厚さ 10 m程
度の規模を持つレンズ状岩としてざくろ石帯の泥質片岩
（SUp）中に挟み込まれているものだろう．露頭では緑
色ないし灰緑色の基質中に最大径 5 mm程度までのざく
ろ石が肉眼で容易に識別できる（第 3. 24 図 b，第 3. 26
図 c）．またざくろ石の量比の違いによる組成層構造が

ggrrtt

11mmmm(a)

hb

ep

qqttzz

chl ggrrtt

(b)

55ccmm

grt

grt

ep

ph

hb

ttn

chl

第 3. 24図　白滝ユニット上部のざくろ石含有苦鉄質片岩
（a）赤星山の西北西約 3.8kmに産する試料（[GSJ R 101749]；アルバイト黒雲母帯）の薄片写真．オープンニコル．grt：
ざくろ石，hb：ホルンブレンドないしバロア閃石，ep：緑れん石，chl：緑泥石，ph：フェンジャイト，qtz：石英，ttn：
チタン石．（b）筏津苦鉄質片岩（ざくろ石帯；Zaw Win Ko et al.，2005b）の露頭写真．径数 mm程度の球状に見える突出
部がざくろ石（grt）．
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認識される（第 3. 24 図 b）．
主要構成鉱物はざくろ石，アルバイト，緑泥石，フェ
ンジャイト，緑れん石，及び炭酸塩鉱物（方解石）であ
り，その他に少量のパラゴナイト，角閃石，チタン石，
電気石，及びイルメナイトを伴う．また一部の試料では
ざくろ石中の包有物としてのみ観察されるクロリトイド
が認められる．こういったクロリトイドを含む試料につ
いて詳細な包有物解析を行い，ざくろ石形成時の共存関
係，ざくろ石＋クロリトイド＋パラゴナイト＋緑泥石＋
角閃石（バロア閃石–タラム閃石）を用いた結果，変成
圧力・温度条件として約 9kbar，505–515˚Cが得られた
（Zaw Win Ko et al.， 2005b）．この圧力・温度条件は主変
成におけるざくろ石帯からアルバイト黒雲母帯相当の圧
力・温度条件（Enami et al.，1994）と一致する．一方で，
Zaw Win Ko et al.（2005b）は筏津苦鉄質片岩のうちクロ

リトイドを含むものと含まないもの，両者について全岩
化学組成（第 3. 1 表 k）を検討し，クロリトイドの産出
がアルミニウムと鉄に富むやや特殊な全岩化学組成に支
配されていることを論じた．

3. 4. 3. 4　苦鉄質片岩（SUm）
分布　本地域三波川帯中央部の別子地域では，詳細な巨
視的 Ds褶曲の検討（第 3. 4. 3. 1 節）から，白滝ユニッ
ト上部の苦鉄質片岩（SUm）はほぼ白滝苦鉄質片岩層（第
3. 1 図）のみによって占められるとみなせる．最大層厚
は黒森山南方で約 500 mあるが，北方に向かってその厚
さは数 10 m前後まで減少し，大川上流部の河

こう

又
また

付近な
ど一部地域では欠落する．一方，ハネズル断層の北東側
地域（赤星山地域）でも露頭規模の Ds褶曲が頻繁に観
察されるものの（第 3. 25 図 a，b），巨視的 Ds褶曲の解釈・

(a) (b)

(c) (d)

SSss

SSss

SSss

SSss

第 3. 25図　白滝ユニット上部の諸岩相の露頭写真
ハンマーの長さは 33 cm．Ss：Ds片理．（a）Ds褶曲の発達したざくろ石含有苦鉄質片岩（SUg：ざくろ石帯）．南東を向
いて撮影（四国中央市富郷町寒川山藤原の北約 1kmの銅山川沿い）．（b）Ds褶曲の発達した苦鉄質片岩（SUm：ざくろ
石帯）．西北西を向いて撮影（豊受山の東約 650 m）．（c）緩い Du褶曲の発達した珪質片岩（SUq：ざくろ石帯）．北西を
向いて撮影（豊岡川沿いの標高 490 m付近）．（d）Ds片理が発達した泥質片岩（SUp：アルバイト黒雲母帯）．南向きに立ち，
下を向いて撮影（中央構造線の南約 250 m渦井川沿い）．Ds片理とほぼ平行な組成縞は共役小断層によって切られる．断
層のずれのセンスは黒矢印で示した．
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認識には至っていない．そこで赤星山地域では赤星山北
西麓部から浦山川河床にかけて分布する厚さ 100 m前後
の苦鉄質片岩卓越層を白滝苦鉄質片岩相当層と考え，こ
の層以上の部分を白滝ユニット上部とした（断面図 A–
B；第 3. 3 図）．この枠組みでは，白滝苦鉄質片岩相当
層の上位にもう一枚，厚さ 50〜100 m規模の苦鉄質片岩
層が存在するため，この層も白滝ユニット上部とみなし
た（断面図 A–B）．これらの比較的厚い苦鉄質片岩卓越
層はその層内により小規模の珪質片岩，及び泥質片岩層
をしばしば挟む．一方，白滝苦鉄質片岩及びその相当層
の上位に位置する泥質片岩卓越層中にも厚さ 20 m以内
の苦鉄質片岩層ないしレンズがしばしば挟まれる．
産状　苦鉄質片岩の産状は変成度の違いによって大きく
変化する．肉眼では，緑泥石帯とざくろ石帯ではおおむ
ね淡黄緑色から淡青緑色（第 3. 26 図 q，r），アルバイ
ト黒雲母帯とオリゴクレース黒雲母帯ではおおむね濃緑
色から暗緑色を呈する（第 3. 26 図 s，t）．一般に 0.5〜
5 mm程度の色調の異なる層の繰り返しが認められる．
緑泥石帯高温部では肉眼で識別できるアルバイト斑状変
晶はほとんど見られないが，径 0.5 mm以下のアルバイ
ト斑状変晶がしばしば含まれている（第 3. 27 図 a）．ざ
くろ石帯以上の高変成度部の露頭では一般にアルバイト
斑状変晶が肉眼で確認できる（第 3. 26 図 r–t）．ただし，
アルバイト斑状変晶は厚さ 1 m以下の特定の層に集中的
に見られるか，もしくは層ごとにその量比・粒径が異な
る場合が多い．変成鉱物の粒径は変成度が上がるにつれ
て大きくなり（第 3. 27 図），ざくろ石帯以上の高変成
度部では肉眼で識別できる変成鉱物が増える．特にアル
バイト黒雲母帯やオリゴクレース黒雲母帯ではアルバイ
ト斑状変晶に加えて角閃石（ホルンブレンドないしバロ
ア閃石），フェンジャイトなども比較的容易に確認でき
る粒度に達している（第 3. 27 図 c，d）．
白滝ユニット上部の苦鉄質片岩では Ds片理がほぼ普
遍的に発達し（第 3. 22 図 a，b），この片理とほぼ平行
な軸面を持つタイトないし等斜状の Ds褶曲がしばしば
観察される（第 3. 25 図 a，b）．Du褶曲が観察されるこ
とは少ないが，赤星山〜四国中央市富郷町豊坂東西方向
に通過する巨視的Duアンチフォーム（薬師アンチフォー
ム）の軸面トレース付近では露頭規模の Du褶曲が観察
されることが多い．
緑泥石帯高温部　赤星山地域では赤星山の北西麓と東麓
に分かれて分布する．別子地域での分布範囲は第 3. 23
図参照．構成鉱物は白滝ユニット中部の緑泥石帯低温部
（第 3. 4. 2. 1 節参照）に準ずるが，パンペリー石は産
出しない（第 3. 4 図）．すなわち，主に緑泥石，緑れん石，
アクチノ閃石，アルバイト，石英からなり（第 3. 27 図
a），その他に少量のチタン石，不透明鉱物を伴う．また
フェンジャイト，ルチル，方解石，アルカリ角閃石を含
む場合がある．アルカリ角閃石の量比が多い試料では，

アクチノ閃石と入り交じって片理に沿った定向配列を示
す（第 3. 27 図 a）．顕微鏡下では径 0.5 mm以下の細粒
アルバイト斑状変晶が見られることが多い（第 3. 27 図
a）．
ざくろ石帯　別子地域ではざくろ石帯は別子エクロジャ
イト相ユニットを取り囲むような帯状分布を示すが（第
3. 5 図）この分布範囲中に白滝苦鉄質片岩のかなりの部
分が含まれている（第 3. 23 図）．また赤星山地域では
赤星山の北部から東部の広範囲がざくろ石帯に区分され
るが（第 3. 5 図），ここにも白滝ユニット上部の苦鉄質
片岩の大部分が含まれる．ざくろ石帯のうち緑泥石帯に
近い地域での構成鉱物は緑泥石帯高温部と同様だが（第
3. 4 図），アルバイト斑状変晶は粗粒化して肉眼でも識
別できるようになる（第 3. 26 図 r）．基質にアルカリ角
閃石，アクチノ閃石の両者が存在する試料（第 3. 5 図
b）では，アルバイト斑状変晶の中心部に包有される角
閃石はアルカリ角閃石に限られる（第 3. 27 図 b）．一方，
アルバイト黒雲母帯に近い地域ではバロア閃石を含むこ
とが多くなり（第 3. 4 図；Nakamura and Enami，1994），
このような試料にはアルカリ角閃石やアクチノ閃石は認
められない．また，まれにアパタイトが認められるよう
になる．
アルバイト黒雲母帯　別子地域では東平，五良津岩体北
方から五良津岩体東方を経て図幅南端部の東光森山に至
る白滝苦鉄質片岩の大部分がアルバイト黒雲母帯に含ま
れる．赤星山地域での分布はごくわずかである．アルバ
イト黒雲母帯ではざくろ石帯の広い範囲で産出していた
アクチノ閃石やアルカリ角閃石が消滅し，ホルンブレン
ドないしバロア閃石が主要構成鉱物となる（第 3. 4 図，
第 3. 27 図 c；Nakamura and Enami，1994）．基質を構成
するホルンブレンドないしバロア閃石，緑れん石，フェ
ンジャイトの粒径が大きくなり，肉眼で識別できるよう
になる．まれにざくろ石，黒雲母，電気石が含まれ，ざ
くろ石が含まれる場合，アルバイト斑状変晶の包有物と
して産することが多い（第 3. 27 図 c）．
オリゴクレース黒雲母帯　分布は別子地域に限られる
（第 3. 7 図）．東平岩体から五良津岩体，東赤石岩体に
またがるオリゴクレース黒雲母帯には白滝苦鉄質片岩の
一部がわずかに含まれる．一方，四国中央市富郷町津根
山折宇周辺のオリゴクレース黒雲母帯には白滝苦鉄質片
岩の比較的まとまった分布が認められる．構成鉱物はア
ルバイト黒雲母帯とほぼ同様だが，赤鉄鉱を含まない試
料にはオリゴクレースが含まれることがある（第 3. 4
図）．オリゴクレースはアルバイト斑状変晶の縁部に中
心部と消光位の異なる部分として認識されることが多い
（第 3. 27 図 d）．ルチルは普通に含まれるようになり，
量比も増える（第 3. 27 図 d）．緑泥石は含まれない場合
がある．また角閃石の組成は一般にホルンブレンドとな
る（Nakamura and Enami，1994；Leake et al.，1997 など）．
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構成鉱物の粒径は全体としてアルバイト黒雲母帯よりも
更に大きくなっている（第 3. 27 図 c，d）．

3. 4. 3. 5　珪質片岩（SUq，Eqs）
分布と産状　白滝ユニット上部分布域に地窓として産す
る白滝ユニット中部の珪質片岩（SMq）についてもこの
節で一括して記載する．白滝ユニット上部及び中部地窓
の珪質片岩の大部分は白滝苦鉄質片岩（第 3. 1 図）の
内部，もしくは上下面に伴って層状に産出する．最大規
模のものは魔戸の滝周辺及び上兜山の北西に分布し，層
厚は泥質片岩の薄層を挟みつつ全体として 100 m程度
と推定される．一方，赤星山周辺や四国中央市富郷町津
根山折宇の南方では白滝ユニット上部の泥質片岩に挟ま
れる形で厚さ 50 m以内の珪質片岩が分布する．その他，
中央構造線近傍の泥質片岩卓越部にも厚さ 50 m以内の
小規模な層状ないしレンズ状珪質片岩が散在する．新居
浜市別子山の瀬場周辺に分布する最大層厚 100 m程度の
珪質片岩層及び瀬場苦鉄質片岩とその延長部分（第 3. 1
図）に伴われる小規模な珪質片岩（Eqs）は，第 3. 2 図
によれば別子エクロジャイト相ユニットに属するが，白
滝ユニット上部の珪質片岩と記載上ほぼ区別がつかない
（第 3. 26 図 k，o）．この節で一括して記載する．これら
珪質片岩類は主変成の変成分帯では緑泥石帯高温部から
オリゴクレース黒雲母帯までの範囲にまたがって分布す
る．瀬場苦鉄質片岩の内部を除くと，露頭では普遍的に
Ds片理が発達するほか，Ds片理とほぼ平行な軸面を持
つタイトな Ds褶曲がしばしば観察される（第 3. 26 図
o）．また，まれに Ds片理を曲げ，垂直傾向の軸面を持
つ Du褶曲が発達する（第 3. 25 図 c）．
色調と構成鉱物の関係　珪質片岩は大部分が石英からな
るため（SiO2=70–95％：Izadyar et al.，2000 など），全岩
化学組成に占める SiO2 以外の成分が少ない．そのため，
こういった少量成分内でのわずかな化学組成差によって
副成分鉱物の組み合わせに変化が生じ得る．すなわち，
珪質片岩における構成鉱物の差異は変成度よりもむしろ
全岩化学組成に負うところが大きい．白滝ユニットの上
部と中部地窓，及び別子エクロジャイト相ユニットの珪
質片岩には石英に加えてフェンジャイト，アルバイトが
普遍的に含まれ（第 3. 30 図 a），これらが基調である白
色部をなす．そして一般にこの白色部はおおむね厚さ 1 
cm以内の規模で有色層と互層するため（第3. 26図 i–p），
この有色層の量比，及び有色層が含む鉱物種によって岩
石全体の色調が決まる．例えば，珪質片岩には一般に緑
れん石や紅れん石が認められ，紅れん石（第 3. 30 図 a）
を含むものでは有色層が赤色を示すことから，岩石は全
体として淡紅色の見た目となる（第3. 26図m–p）．一方，
緑れん石のみを伴うもののうち有色層に炭質物や粒状不
透明鉱物を含むものは全体として灰白色を呈し，緑泥石
や角閃石を伴うものは灰白色–灰緑色を呈する（第 3. 26

図 i–l）．また，こういった色調の違いとはほぼ無関係な
微量鉱物として，ざくろ石，黒雲母，炭酸塩鉱物，チタ
ン石，ルチル，アパタイト，電気石を含むことがある．
Izadyar et al.（2000）は紅れん石を含む赤色系の珪質片
岩のうち，ざくろ石帯，及びアルバイト黒雲母帯に属す
るものに滑石が含まれることを報告した．また Enami et 
al.（1994）は珪質片岩中にごくまれにアルカリ輝石（エ
ジリンオージャイト）が含まれること見出し，ざくろ石
＋アルカリ輝石（＋アルバイト＋石英），という共生関
係を利用して緑泥石帯，ざくろ石帯，アルバイト黒雲母
帯における主変成の最高温度時の圧力・温度条件及びそ
こまでの圧力・温度履歴を導いた（第 3. 7. 3 節参照）．
このように，ざくろ石＋単斜輝石という鉱物組み合わせ
が緑泥石帯からアルバイト黒雲母帯までの広い変成条件
下で確認されることからも，珪質片岩の鉱物組み合わせ
が主に全岩化学組成に依存し，変成度による変化がそれ
ほど大きくないことが伺える．
変成度の影響　Nakamura and Enami（1994）と Enami et 
al.（1994）はざくろ石帯以上の高変成度域では珪質片岩
においてアルカリ輝石と緑泥石が共存しないことを指摘
した．すなわち，アルカリ輝石を含み得るような全岩化
学組成を持つ珪質片岩では，ざくろ石帯以上で緑泥石が
消滅する．また，緑泥石帯，ざくろ石帯，アルバイト黒
雲母帯において赤鉄鉱と角閃石が含まれる場合，角閃石
の化学組成はそれぞれ主にアクチノ閃石–ウィンチ閃石，
アルカリ角閃石及びバロア閃石–ホルンブレンドとなる
ことを報告した．
一方，本報告で採取した珪質片岩 34 試料の検鏡結果
によると，緑泥石帯高温部からオリゴクレース黒雲母帯
への変成度の上昇に伴い，出現あるいは消滅する副成分
鉱物はほとんど認められなかった．例えば，ざくろ石，
紅れん石，緑泥石，角閃石は主変成の変成分帯における
すべての鉱物帯において含まれることがあり，また含ま
れないこともある．同様に，これらの鉱物は別子エクロ
ジャイト相ユニットと白滝ユニットの間でも産出・非産
出に一貫した傾向は見られなかった．ただし，ルチルの
産出・非産出にはある程度の傾向が認められた．すなわ
ち，緑泥石帯とざくろ石帯では 11 試料すべてにおいて
鏡下でルチルが確認できなかったのに対し，アルバイト
黒雲母帯とオリゴクレース黒雲母帯では 23 試料中 15 試
料においてルチルが確認された．また，これらのうち第
3. 2 図の別子エクロジャイト相ユニットに属する珪質片
岩に限ってみると，12 試料中 11 試料からルチルが確認
された．つまり，別子エクロジャイト相ユニットに属す
る珪質片岩にはほぼ普遍的にルチルが産出すると考えて
よい．ただし，白滝ユニットでもアルバイト黒雲母帯以
上でルチルが安定であった可能性があり，ルチルの産出・
非産出によって別子エクロジャイト相ユニットの分布範
囲を特定できるかどうかは現時点では明らかでない．
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第 3. 26図　片岩類試料の研磨面の写真↗
スケールバーはすべて 1cm．別子エクロジャイト相ユニットに含まれる 4試料は緑色の枠で囲んだ．また各試料に地質図
凡例の略号を付した．AP：アルバイト斑状変晶．（a），（b） [GSJ R 101737]，[GSJ R 101737]．産地と薄片写真は第 3. 15
図参照．（c） [GSJ R 101750]．新居浜市別子山筏津の銅山川河床．（d） [GSJ R 101749]．赤星山の西北西約 3.8km．（e） [GSJ 
R 101745]．第 3. 19 図 c，d参照．（f） [GSJ R 101751]．第 3. 31 図 a参照．（g） [GSJ R 101752]．第 3. 31 図 b参照．（h） [GSJ 
R 101753]．第3. 31図 c参照．（i） [GSJ R 101742]．第3. 17図 e，f参照．（j） [GSJ R 101754]．大野谷川河床標高870m付近．（k） 
[GSJ R 101755]．瀬場谷の北方分岐河床標高1120m付近．（l） [GSJ R 101756]．四国中央市富郷町折宇の南南西約1.4km．（m） 
[GSJ R 101757]．新居浜市別子山日浦．（n） [GSJ R 101758]．豊岡川河床標高 490m付近．（o） [GSJ R 101759]．新居浜市別
子山瀬場の北西約300m．（p） [GSJ R 101760]．四国中央市富郷町落合の南南東1.8km．（q） [GSJ R 101761]．第3. 27図 a参照．
（r） [GSJ R 101762]．第 3. 27 図 b参照．（s） [GSJ R 101763]．第 3. 27 図 c参照．（t） [GSJ R88228]．第 3. 27 図 d参照．

第 3. 27図　白滝ユニット上部の苦鉄質片岩（SUm）の薄片写真→
すべてオープンニコル．Ss：Ds片理，chl：緑泥石，Na–amp：アルカリ角閃石，act：アクチノ閃石，ep：緑れん石，ab：
アルバイト，qtz：石英，brs：バロア閃石，hb；ホルンブレンド，oc：オリゴクレース，rt：ルチル．（a）緑泥石帯高温部
の試料（第 3. 26図 q．別子ダム北岸の県道沿い [GSJ R 101761] ）．（b）ざくろ石帯の試料（第 3. 26図 r．銅山越の南方約
600m [GSJ R 101762]）．（c）アルバイト黒雲母帯の試料（第 3. 26図 s．東光森山の北西約 1.5km [GSJ R 101763] ）．（d）オ
リゴクレース黒雲母帯の試料（第 3. 26図 t．野地峰（第 3. 20図）の北北西約 900m [GSJ R88228] ）．

一方，石英に着目すると，大局的には変成度の上昇，
すなわち緑泥石帯高温部からオリゴクレース黒雲母帯
への遷移に伴って粗粒化する傾向がある（第 3. 30 図）．
しかし，各鉱物帯内でも石英粒子の平均粒径にはかなり
大きなばらつきがあり，これを踏まえるとアルバイト黒
雲母帯に属する珪質片岩のうち，第 3. 2 図の別子エク
ロジャイト相ユニットに含まれるものとそうでないもの
の間に明瞭な粒度の違いは認められなかった．これはア
ルバイト斑状変晶の粒径に関しても同様である．
微細組織　珪質片岩中の石英は一般に波動消光を示す．
また Ds片理にほぼ平行ないし低角で斜交した形態定向
配列を示すことがある．Okamoto（1998）は東平岩体西
部周辺において，また Yagi and Takeshita（2002）は四国
中央市富郷町豊坂の銅山川沿いにおいて，それぞれ珪質
片岩中石英の格子定向配列（c軸方位の分布パターン）
を報告している．フェンジャイトは一般に片理に沿った
定向配列を示し，また炭質物，緑泥石，緑れん石，紅れ
ん石，角閃石が含まれる場合，これらも同様の定向配列
を示す（第 3. 30 図）．アルバイトはまれに細粒結晶と
して含まれるものの，多くは径 2 mm程度までの斑状変
晶として産する（第 3. 30 図 a）．ざくろ石は一般に径 0.3 
mm以下の細粒結晶として産し（第 3. 30 図 b），不透明
鉱物と共に特定の薄層に濃集することがある．またざく
ろ石の一部，または大部分が緑泥石に置き換えられてい
ることがある（第 3. 30 図 b）．ルチルの長径は一般に 0.2  
mm以下である（第 3. 30 図 b）．

3. 4. 3. 6　泥質片岩（SUp，Eps）
分布　第 3. 2 図の別子エクロジャイト相ユニット内に
産する泥質片岩は白滝ユニット上部の泥質片岩と記載上
ほぼ区別がつかないため（第 3. 26 図 g，h ； 第 3. 4. 3. 2
節参照）．この節で一括して記載する．また白滝ユニッ

ト上部分布域に見られる白滝ユニット中部地窓に産する
泥質片岩（SMq）の産状と構成鉱物もこれらの泥質片岩
類に準ずる．白滝ユニット上部及び別子エクロジャイト
相ユニットに属する泥質片岩（SUp，Eps）は白滝苦鉄
質片岩（第 3. 1 図）より上位の部分における主要岩相
である（第 3. 3 図）．中央構造線に沿った地域の広範囲
に分布するほか（いわゆる大生院層；小島ほか 1956bな
ど），別子地域では五良津岩体，東平岩体，瀬場苦鉄質
片岩（第 3. 1 図）などを取り囲むように分布する．赤
星山地域では赤星山の南方からハネズル断層までの地域
のほとんどを占める．また白滝苦鉄質片岩中にも厚さ約
100 mまでの様々な規模の泥質片岩層がしばしば挟まれ
る．これらの泥質片岩は主変成の変成分帯では緑泥石帯
高温部からオリゴクレース黒雲母帯までの広い変成度に
渡って分布する．
産状　泥質片岩の産状は変成度の違いによって大きく変
化する（第 3. 26 図 e–h）．緑泥石帯の泥質片岩は肉眼で
おおむね暗灰色を示し，片理にほぼ平行な薄層状ないし
レンズ状の石英脈がよく発達する（第 3. 26 図 e）．ざく
ろ石帯以上の高変成度地域ではおおむね暗灰色から銀
灰色を呈し，mm規模の層構造の発達はやや不明瞭にな
る（第 3. 26 図 f–h）．ただし，鉱物帯を問わず，炭質物
に富む層と比較的乏しい層による数 cm〜 1m規模の縞
状構造は頻繁に観察される（第 3. 25 図 d）．緑泥石帯で
は肉眼で識別できるアルバイト斑状変晶は見られず（第
3. 26 図 e），顕微鏡規模のアルバイト斑状変晶もまれで
ある．一方，ざくろ石帯以上の高変成度部の露頭では一
般にアルバイト斑状変晶が肉眼で確認できる．この場
合，アルバイト斑状変晶は包有物である炭質物に由来
して黒色–暗灰色の粒として観察されることが多い（第
3. 26 図 f–h）．変成鉱物の粒径は一般に変成度が上がる
につれて大きくなる．特にアルバイト黒雲母帯やオリゴ
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↙第 3. 29図　シンプレクタイトを伴う苦鉄質岩と伴わない苦鉄質岩の薄片写真
すべてオープンニコル．omp：オンファス輝石，grt：ガーネット，ab：アルバイト，hb：ホルンブレンド，symp：アル
バイト–角閃石（バロア閃石ないしホルンブレンド）シンプレクタイト，ep：緑れん石，qtz：石英，rt：ルチル，chl：緑
泥石，cal：炭酸塩鉱物．（a） 瀬場変斑れい岩のエクロジャイト様片麻岩（第 3. 28図 q）．オンファス輝石は自身の分解組
織であるシンプレクタイトに取り囲まれている．（b） 瀬場苦鉄質片岩（広義）のざくろ石緑れん石角閃石片麻岩（第 3. 28
図 i）．シンプレクタイトの存在により，もともとはオンファス輝石を含む岩石であったことがわかる．（c） 東平岩体の
ざくろ石緑れん石角閃石片麻岩（第3. 28図 p）．東平岩体には広範囲にエクロジャイト相変成の証拠が見られるが（第3. 2
図），この岩石はオンファス輝石もシンプレクタイトも含まない．エクロジャイト相においてもざくろ石緑れん石角閃
石片麻岩であったと推定される．

←第 3. 28図　別子エクロジャイト相ユニット・東赤石ユニットの岩石試料の研磨面の写真
地質図の凡例における区分名を図中に示した．スケールバーはすべて 1cm．岩体の名称については第 3. 1 図参照．（a） 
[GSJ R 101764]．五良津西部岩体産（柾木滝の南東約 900m）．（b） [GSJ R 101765]．五良津西部岩体産（権現山の北東
約 700m）．釘宮・高須（2002）の緑れん石石英岩． （c） 角閃石含有砂泥質片麻岩 [GSJ R 101766]．五良津西部岩体産
（エビラ山の西約 70m）．釘宮・高須（2002）の曹長石白色雲母石英片岩．（d） エクロジャイト様砂泥質片麻岩 [GSJ R 
101767]．権現岩体産（権現の祠周囲の転石）．Takasu （1989）の石英エクロジャイト．藍晶石を含む．（e） エクロジャイ
ト様砂泥質片麻岩 [GSJ R 101768]．権現岩体産（権現山の南西約 250m；岡本ほか 2009）．苦鉄質岩片に由来すると思わ
れる黒色部を含むもの．（f） R（random）タイプのエクロジャイト様片岩 [GSJ R 101769]．瀬場苦鉄質片岩産（瀬場谷河
床標高 1030m付近；Takasu，1984；Aoya and Wallis，1999）．写真左側には片理（SE1）を切るように無方向に成長した
淡緑色・長柱状のオンファス輝石が確認できる．（g） L（lineated）タイプのエクロジャイト様片岩 [GSJ R 101770]．瀬
場苦鉄質片岩産（瀬場変斑れい岩西端の西北西約 300m；Aoya and Wallis， 1999）．オンファス輝石は細粒の基質をなし，
片理（SE2）に沿った定向配列を示す．（h） L（lineated）タイプのエクロジャイト様片岩 [GSJ R 101771]．瀬場苦鉄質片
岩産（新居浜市別子山瀬場の北西約 500m）．オンファス輝石の産状は（g）と同様．細粒ざくろ石と石英からなるピン
クバンド（Shirahata and Hirajima， 1995 など）が認められる．（i） ざくろ石緑れん石角閃石片岩 [GSJ R 101772]．広義の
瀬場苦鉄質片岩産（新居浜市別子山草原の南西約 750m）．シンプレクタイトを含む（第 3. 29 図 b）．（j） 緑れん石角閃
石片岩 [GSJ R 101773]．瀬場苦鉄質片岩産（瀬場変斑れい岩北東端の北約 180 m）．乳白色–淡緑色のアルバイト斑状変
晶は周囲の片理（SE2）をほとんど乱すことなく包み込む．（k） [GSJ R 101774]．東平岩体産（新居浜市別子山東平の東
北東約 400m）．（l） ざくろ石を含むディオプサイドホルンブレンド岩 [GSJ R 101776]．五良津西部岩体産（権現山の西
北西約 400m）．Enami（2000）のホルンブレンドエクロジャイト．釘宮・高須（2002）では緑れん石–ホルンブレンド–
ざくろ石単斜輝岩，また Ota et al.（2004）では garnet–clinopyroxeniteに相当する．（m） 優黒質の緑れん石角閃石片麻岩
[GSJ R 101775]．五良津西部岩体産（柾木滝の西南西約 1.5km）．（n）エクロジャイト様片麻岩 [GSJ R 101777]．五良津
西部岩体産（権現山の北北西約１km）．（o） 緑れん石角閃石片麻岩 [GSJ R 101778]．五良津西部岩体産（柾木滝の西南
西約 1.5km）．（p） 優黒質のざくろ石緑れん石角閃石片麻岩 [GSJ R 101779]．東平岩体産（西赤石山の南南西約 600m）． 
（q） エクロジャイト様片麻岩 [GSJ R 101780]．瀬場変斑れい岩産（瀬場谷河床標高 1030m付近）．（r） ざくろ石緑れん
石角閃石片麻岩 [GSJ R 101781]．東平岩体産（西赤石山の西南西約 1.2km）．（s） ざくろ石緑れん石角閃石片麻岩 [GSJ R 
101782]．五良津東部岩体産（二ッ岳の南東約1.1km）．シンプレクタイトを含む．（t） 優白質の緑れん石角閃石片麻岩 [GSJ 
R 101783]．瀬場変斑れい岩産（瀬場谷河床標高1010m付近）．（u） ざくろ石単斜輝石岩 [GSJ R 101784]．東赤石岩体産（権
現越の北約 100m；山本ほか，2011）．（v） ダナイト [GSJ R 101785]．東赤石岩体産（新居浜市別子山保土野の北約 1.2km）．
（w） ダナイト源の蛇紋岩 [GSJ R 101786]．東赤石岩体産（新居浜市別子山保土野の北約 1.1km）．（x） 一部がトレモラ閃
石化した蛇紋岩 [GSJ R 101787]（大野谷川河床標高約 920m付近）．トレモラ閃石は淡緑色の長柱状鉱物として認められ
る．（y） トレモラ閃石岩 [GSJ R 101788]（瀬場谷河床標高 660m付近）．

クレース黒雲母帯ではアルバイト斑状変晶に加えてフェ
ンジャイトや場合によってはざくろ石が比較的容易に識
別できる．これらの鉱物帯では片理面がフェンジャイト
によって銀色に輝いている．オリゴクレース黒雲母帯で
は黒雲母も肉眼で識別できることが多い．
白滝ユニット上部及び別子エクロジャイト相ユニット

（第 3. 2 図）の泥質片岩では Ds片理がほぼ普遍的に発
達し，この片理とほぼ平行な軸面を持つタイトないし等
斜状の Ds褶曲がしばしば観察される（第 3. 8 図 a）．た
だし，東赤石岩体（第 3. 1 図）の南方など一部に Ds変
形の影響が弱い地域があり，こういった部分ではゆるい
Ds褶曲とそれによって曲げられる Dr片理ないし DE2 片
理が発達する（第 3. 12 図 a，b；Aoya， 2002；Fukunari 

and Wallis，2007）．一部にこういったより古い構造が残
存する一方，Dsよりも後の変形である Duによる直立
褶曲が観察されることもある（第3. 8図 a， 第3. 21図 a）．
緑泥石帯高温部　分布はほぼ黒森山の北方に限られる
（第 3. 23 図 a参照）．構成鉱物と微細組織は白滝ユニッ
ト中部に産する緑泥石帯低温部の泥質片岩（第 3. 19 図
c，d）に準ずる．すなわち，主に石英，フェンジャイト，
緑泥石，アルバイト，炭質物からなり，他に少量の不透
明粒状鉱物，チタン石を伴う．また緑れん石，電気石，
炭酸塩鉱物を含むことがある．緑泥石，フェンジャイト，
炭質物は片理に沿った定向配列を示す．アルバイトは細
粒結晶として存在し，斑状変晶をなすことはほとんどな
い．
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第 3. 30図　白滝ユニット上部と別子エクロジャイト相ユニットの珪質片岩（SUq，Eqs）の薄片写真
左がオープンニコル，右がクロスニコル．Ss：Ds片理，qtz：石英，ab：アルバイト，phg：フェンジャイト，pmt：紅れん石，
grt：ざくろ石，chl：緑泥石，rt：ルチル．（a）白滝ユニット上部，ざくろ石帯の試料（新居浜市別子山筏津の南南西 500 
m[GSJ R 101789]）．（b）別子エクロジャイト相ユニット，瀬場苦鉄質片岩内部の試料．主変成の変成分帯ではアルバイト
黒雲母帯に属する（瀬場谷下流部，八間滝の南西 400 m　[GSJ R 101790]）．

ざくろ石帯　別子地域ではざくろ石帯には別子エクロ
ジャイト相ユニットを取り囲むような帯状分布域及びそ
の北方の中央構造線近傍という 2つの分布域があるが
（第 3. 5 図）この分布範囲中にかなりの泥質片岩が含ま
れている（第 3. 23 図 a）．また赤星山地域に産する泥質
片岩の大部分がざくろ石帯に属する．構成鉱物は緑泥石
帯のものに多くの場合，径 0.5 mm以下の細粒ざくろ石
が加わる（第 3. 4 図，第 3. 31 図 a）．またアパタイト，
緑れん石（第 3. 31 図 a），ルチルが含まれることがある．
アルバイトが斑状変晶状の産状を示すようになり（第
3. 31 図 a），多くの場合肉眼で識別できる（第 3. 26 図 f）．
アルバイト黒雲母帯　別子地域では別子エクロジャイト
相ユニットの大部分を取り囲むようにアルバイト黒雲母
帯が分布する（第 3. 5 図）．また，その北方のざくろ石
帯を挟んで中央構造線に接する部分にもアルバイト黒雲
母帯が分布し（第 3. 5 図），その大部分を泥質片岩が占
めている．赤星山南方には北西–南東に延びる帯状分布
域，及び更に南方の稜線部に小規模な分布域があり（第

3. 5 図），これらも大部分が泥質片岩によって占められ
る．構成鉱物はざくろ石帯のものに加えて，一部に黒雲
母が含まれるようになる（第 3. 4 図）．また，まれにホ
ルンブレンドが含まれることがあり（第 3. 4 図），ざく
ろ石はまれに最大径 3 mmまでの斑状変晶状を示すよう
になる．アルバイト黒雲母帯では黒雲母は一般に長径 1 
mm以下の細粒結晶であることが多い（第 3. 31 図 b）．
また，黒雲母，ホルンブレンドはおおむね片理に沿った
定向配列を示す（第 3. 31 図 b）．
オリゴクレース黒雲母帯　分布は別子地域の 3箇所（第
3. 7 図）に限られる．東平岩体から五良津岩体，東赤石
岩体にまたがるオリゴクレース黒雲母帯（榎並，1982），
四国中央市富郷町津
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周辺のオリゴクレース黒雲
母帯（古山ほか，1985），及び中央構造線近傍のオリゴ
クレース黒雲母帯（東野，1990）のすべてに泥質片岩が
含まれる．構成鉱物はアルバイト黒雲母帯のものに加え，
一部にオリゴクレースが含まれるようになる（第 3. 4
図）．オリゴクレースが含まれる場合，アルバイト斑状
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第 3. 31図　白滝ユニット上部と別子エクロジャイト相ユニットの泥質片岩（SUp，Eqs）の薄片写真
左がオープンニコル，右がクロスニコル．Ss：Ds片理，phg：フェンジャイト，chl：緑泥石，qtz：石英，ab：アルバイ
ト，grt：ざくろ石，ep：緑れん石，bt：黒雲母，oc：オリゴクレース，hb，ホルンブレンド，rt：ルチル．（a）白滝ユニッ
ト上部，ざくろ石帯の試料（第 3. 26 図 f．四国中央市上畑野の南西 800 mの西谷川沿い [GSJ R 101751]）．（b）別子エク
ロジャイト相ユニット，アルバイト黒雲母帯の試料（第 3. 26 図 g．瀬場谷沿いの標高 1220 m付近 [GSJ R 101752]）．（c）
別子エクロジャイト相ユニット，オリゴクレース黒雲母帯の試料（第 3. 26 図 h．新居浜市東平の東北東 800m　[GSJ R 
101753]）．
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変晶の縁部に，中心部と消光位の異なる部分として観察
されることが多い（第 3. 31 図 c）．黒雲母の産出がほぼ
普遍的になり，粒径も大きくなる（第 3. 31 図 c）．緑泥
石の量が減り，ときに含まれない場合もある．またルチ
ルが普通に含まれるようになり（第 3. 31 図 c），ホルン
ブレンドの産出頻度はアルバイト黒雲母帯よりも高くな
り，本報告で検鏡した試料のうち 4割程度に認められた．
一方，中央構造線近傍のオリゴクレース黒雲母帯では変
成作用以後の断層運動によると思われるマイロナイト化
が複数の泥質片岩試料において認められる（第 3. 5 図
a）．これらの試料ではざくろ石や黒雲母といった変成鉱
物の少なくとも一部が確認できない（第 9. 1 図 a）．

3. 5　別子エクロジャイト相ユニット

3. 5. 1　概要
凡例区分，及びエクロジャイト相岩体の名称　本報告で
はエクロジャイト相変成の証拠を残す岩石の分布域のう
ち，超高圧変成作用の痕跡を残す東赤石ユニット（第
2. 3 図）を除いた部分を別子エクロジャイト相ユニット
とした（第 2. 3 図）．また別子エクロジャイト相ユニッ
トと東赤石ユニットを併せて広義の別子エクロジャイト
相ユニットと呼ぶ．その分布域は第 3. 2 図に示した通
りであり，構造位置は白滝ユニット上部の更に上位を
占める（第 3. 3 図，第 3. 32 図；第 3. 4. 3. 1 節及び第
3. 4. 3. 2節参照）．ただし，別子エクロジャイト相ユニッ
トに含まれる泥質片岩（Eps），珪質片岩（Eqs）は記載上，
白滝ユニット上部の泥質片岩（SUp），珪質片岩（SUq）
と区別がつかない（第 3. 4. 3. 2 節及び第 3. 4. 3. 5 節
参照）ため，これらの岩相については白滝ユニット上部
の節（第 3. 4. 3. 6 節及び第 3. 4. 3. 5 節）で一括して
記述した．一方，別子エクロジャイト相ユニット分布域
のうち，Eps及び Eqs以外の凡例を持つ部分は構成岩石
の肉眼観察ないし顕微鏡観察の蓄積によってその塗色域
全体がエクロジャイト相変成を被ったと判断されたもの
である．すなわち，ディオプサイドホルンブレンド岩
（Edh），ざくろ石含有変斑れい岩（Egb），ざくろ石含有
苦鉄質片麻岩（Emg），ざくろ石含有苦鉄質片岩（Ems），
珪質片麻岩（Eqg），砂泥質片麻岩（Epg）及び大理石（Emb）
などがそれに当たる（第 3. 28 図）．これらの凡例で構
成される岩体を便宜上，エクロジャイト相岩体と呼ぶ．
また超苦鉄質岩類のうち，エクロジャイト相変成の痕跡
を残す東赤石岩体（第 2. 3 図）もエクロジャイト相岩
体に含める．別子地域には東赤石岩体，五良津岩体，東
平岩体，瀬場苦鉄質片岩，瀬場変斑れい岩などのエクロ
ジャイト相岩体が分布している（第 3. 1 図）．瓜生野岩
体と大湯岩体，及び上兜苦鉄質片麻岩（第 3. 1 図）は
地質図上では分離して見えるものの，五良津岩体と同一
の構造位置を占め，五良津岩体の延長部とみなせる．

エクロジャイト様岩の産出頻度　岩型としてのエクロ
ジャイトはざくろ石＋オンファス輝石の量比が 75％以
上の岩石であり（Desmons and Smulikowski，2007），こ
の定義を満たすエクロジャイトは本地域にはほとんど存
在しない．そこで本報告では量比に関係なく，オンファ
ス輝石＋ざくろ石というエクロジャイト相の鉱物組み合
わせを含む岩石をエクロジャイト様岩と呼ぶ．別子エク
ロジャイト相ユニットに属するエクロジャイト相岩体の
うち，ディオプサイドホルンブレンド岩，珪質片麻岩及
び大理石を除く岩石の分布域からはエクロジャイト相変
成作用の指標となるオンファス輝石＋ざくろ石＋石英と
いう鉱物組み合わせが多数報告されている（第 3. 2 図）．
ただし，どのエクロジャイト相岩体も全体がエクロジャ
イト様岩（オンファス輝石ざくろ石緑れん石角閃石片麻
岩）からなるわけではなく，大部分はざくろ石緑れん石
角閃石片麻岩（第 3. 28 図 i，p，r，s），緑れん石角閃
石片麻岩（第 3. 28 図 j，l，o，t）など，オンファス輝
石を欠く変成岩類によって占められる．その主な原因
は，（1）エクロジャイト相変成の後，主に主変成のオー
バープリントを被った際に（第 3. 9 図 c）オンファス輝
石がアルバイト＋ホルンブレンドに分解し，もとのエク
ロジャイト様岩の大部分が角閃石岩化したこと及び（2）
エクロジャイト相に達してもオンファス輝石を生じず，
ざくろ石角閃石岩が安定な全岩化学組成を持つ苦鉄質岩
も多く存在すること（第 3. 29 図 c；Endo et al.，2012），
という 2通りである．（1）の場合はオンファス輝石の分
解組織であるアルバイト–角閃石（バロア閃石ないしホ
ルンブレンド）またはアルバイト–アルカリ輝石シンプ
レクタイト（以下，単にシンプレクタイト；第 3. 2 図）
の存在によって比較的容易に確認できる（第 3. 29 図 b）．
一方，（2）のケースはエクロジャイト相岩体の認定を困
難にする主要因と言える．つまり，あるひとまとまりの
ざくろ石角閃石岩体からオンファス輝石の産出が認めら
れれば，その岩体はエクロジャイト相に達していたと言
えるが，オンファス輝石を含まないからといって，その
岩体がエクロジャイト相に達していなかったとは断定で
きない．例えば，瀬場苦鉄質片岩からは 1980 年代にエ
クロジャイト様片岩（第 3. 28 図 f）が認識されている
が，その産出報告がごく一部に限られていたため，当時
はエクロジャイト相岩体とはみなされなかった（Takasu， 
1984，1986）．上記（2）の要因が明確に認識されていな
かったことが一因だろう．その後，猶原（1995）や猶
原・青矢（1997）が同岩体の広範囲からエクロジャイト
様片岩を発見し（第 3. 28 図 g，hなど），Aoya（1998）
と Aoya and Wallis（1999）がこれらのエクロジャイト様
片岩の成因を統一的に説明するに至ってようやく瀬場苦
鉄質片岩はエクロジャイト相岩体と認められた（青矢，
2005）．しかし，瀬場苦鉄質片岩の大部分がざくろ石緑
れん石角閃石片岩（第 3. 28 図 iなど）からなり，エク
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第 3. 32図　別子地域中央部の南北断面図
断面図 C–Dをもとに作成した．またユニット境界は太い実線で示した．S–7 は金属鉱物探鉱促進事業団（1969）による
探鉱ボーリング掘削孔の投影．HA；東赤石岩体，WI：五良津西部岩体，TN：東平岩体，SB：瀬場苦鉄質片岩，SM：瀬
場変斑れい岩，MTL：中央構造線，IZ：和泉層群．（a）岩相に基づいた断面図．別子エクロジャイト相ユニット以外の凡
例は第 3. 13 図と同様．A02：Aoya（2002）によって認識された Ds褶曲，MW05：Mizukamiand Wallis（2005）によって
認識された Ds褶曲．（b）主変成の変成分帯に基づいた断面図．エクロジャイト相岩体の輪郭を実線で示した．

ロジャイト様片岩は「散在」するのみであることに変わ
りはない．つまり，三波川変成コンプレックスにおける
エクロジャイト相変成の圧力・温度条件（第 2. 3 図；
権現岩体を除く）でオンファス輝石を生じ得るような全
岩化学組成を持つ岩石は，エクロジャイト相岩体におい
ても比較的まれであることに注意が必要である．
東平岩体　西の国領川上流部から新居浜市東平を経て東
は日

ひ

浦
うら

谷
だに

川の上流部に至る東西に細長い岩体で，南北幅
300〜800 m，東西長約 6 kmの分布規模を持つ（第 3. 1
図）．大部分がざくろ石含有変斑れい岩（Egb：第 3. 28
図 p，r）からなるが，西部にディオプサイドホルンブ
レンド岩（Edh：第 3. 28 図 k）の分布も認められる．森
山（1990）は岩体の広範囲におけるオンファス輝石また
はシンプレクタイトの産出を報告した（第 3. 2 図）．ま
たMiyagi（2000）は岩体中に産するざくろ石，単斜輝
石（ディオプサイド及びオンファス輝石），角閃石，緑
れん石，パラゴナイト，フェンジャイト，黒雲母，斜

長石（アルバイト及びオリゴクレース），緑泥石，及び
かんらん石の鉱物化学組成を報告している．Miyagi and 
Takasu（2005）はエクロジャイト様岩を用いた岩石学的
解析から，東平岩体がエクロジャイト相に至るまでに沈
み込みの履歴を持っていたことを論じ，エクロジャイト
相変成時の圧力・温度条件を 15kbar以上，700〜730 度
と見積もった．
五良津岩体　赤石山系の権現山からエビラ山を経て二ッ
岳に至る稜線を中軸とした地域に分布し，南北幅約 2 
km，東西約 7 kmの分布範囲を持つ．大まかには東部の
ざくろ石含有変斑れい岩（Egb：第 3. 28 図 s）と西部
のざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg：第 3. 28 図 m–o）
に分けられ（高須・上阪，1987；Toriumi and Kohsaka，
1995；釘宮・高須，2002），東部岩体は内部に小規模な
かんらん岩体を含む（第 3. 6. 3 節参照）．また西部岩体
は内部や外縁部にかんらん岩（Ed），ディオプサイドホ
ルンブレンド岩（Edh），砂泥質片麻岩（Epg ： 第 3. 28
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図 c），珪質片麻岩（Eqg：第 3. 28 図 b）及び大理石（Emb：
第3. 28図 a）の小規模な分布域を伴う．釘宮・高須（2002）
は Enami（2000）のホルンブレンドエクロジャイト（第
3. 28 図 l）の分布域にホルンブレンドエクロジャイト
岩体という独立の岩体名を与えているが，本報告では五
良津西部岩体に含め，ディオプサイドホルンブレンド岩
（Edh）の凡例を与えた．東部と西部の境界線は主に釘
宮・高須（2002）を参考にし，一部に本報告の調査によ
る修正を加えて描いた（第 3. 5. 3 節参照）．ただし，東
部のざくろ石含有変斑れい岩と西部のざくろ石含有苦鉄
質片麻岩は共に「変形した粗粒の苦鉄質岩」であり（第
3. 28 図 m–t），露頭観察では区別が難しい場合もあるた
め，両者の境界線は点線（推定岩相境界）とした．この
ように厳密な区分が難しいことから，五良津岩体を東部
と西部に分けない研究もある．太田ほか（2003），Ota et 
al.（2004），Yamamoto et al.（2004）及び Terabayashi et 
al.（2005）は五良津東部・西部岩体を一括してその主要
岩相をざくろ石角閃岩（garnet amphibolite）とし，これ
に第 3. 1 図の権現岩体までを含めて五良津岩体と呼ん
でいる．五良津岩体のほぼ全域にわたるエクロジャイト
様岩の分布は高須・上阪（1987）や Ota et al.（2004）な
どの産出地点データによって示される（第 3. 2 図）．ま
た五良津岩体から得られているエクロジャイト相変成の
圧力・温度条件のデータ（Ota et al.，2004；Endo， 2010）
は第 2. 3 図にまとめた．これらの論文の他に Tanaka
（1994）は五良津東部岩体のグラニュライト及びエクロ
ジャイト様岩中に産するざくろ石，単斜輝石（ディオプ
サイド及びオンファス輝石），藍閃石の，また Yokoyama 
（1976）はグラニュライト中の斜長石（アノーサイト），
斜方輝石，単斜輝石の鉱物化学組成を報告している．
権現岩体　東赤石岩体と五良津西部岩体の境界部に位置
し，100 m× 800 m規模のレンズ状の分布を持つ（第 3. 1
図）．砂泥質片麻岩（Epg：第 3. 28 図 d，e）からなり，
その大部分がエクロジャイト様岩である．Takasu（1989）
では石英エクロジャイト岩体と呼ばれるが，岩型名を岩
体名とするのは不適切であるという判断から榎並（1996）
は権現山岩体という名称を用いた．ただし，榎並（1996）
の権現山岩体が釘宮・高須（2002）のホルンブレンドエ
クロジャイト岩体や地

じ

由
よし

山
やま

かんらん岩体を含むのに対
し，本報告の権現岩体はこれらを含まない．権現岩体か
ら得られているエクロジャイト相変成の温度・圧力条
件は別子エクロジャイト相ユニットの中でほぼ最高温・
最高圧の部類に入る（Ota et al.，2004；Miyamoto et al.，
2007；第 2. 3 図）．
瀬場苦鉄質片岩　別子地域中央部の瀬場周辺に分布する
（第 3. 1 図）．これまで第 3. 1 図で太線によって囲まれ
ている領域が瀬場苦鉄質片岩（瀬場塩基性片岩：Aoya 
and Wallis，1999）と呼ばれてきたが，Mizukami and 
Wallis（2005）による Ds褶曲構造の認識（第 3. 32 図 a）

及び本報告の野外調査によって瀬場苦鉄質片岩の分布は
より広い範囲にまで延長されることがわかった．すなわ
ち，別子エクロジャイト相ユニットのざくろ石含有苦鉄
質片岩（Ems：第 3. 1 図，第 3. 28 図 i）はすべて瀬場
苦鉄質片岩と同一視できる．そこで，本報告では混乱を
避けるため，以後 Aoya and Wallis（1999）の瀬場苦鉄質
片岩を狭義，また Ems全体を指す場合には広義の瀬場
苦鉄質片岩と呼ぶ．狭義の瀬場苦鉄質片岩におけるエク
ロジャイト様片岩（第 3. 28 図 f–h）及びシンプレクタ
イトの広域分布は Aoya and Wallis（2003）や青矢（2005）
の分布図に示されている（第 3. 2 図）．また櫻井・高須
（2009）の芋

いも

野
の

エクロジャイトや峨蔵エクロジャイトは
広義の瀬場苦鉄質片岩に含まれる．本報告の調査におい
ても保

ほ

土
ど

野
の

谷川沿いや積
せき

善
ぜん

谷沿い，別子山草
そう

原
げん

の南西（第
3. 28 図 i ； 第 3. 29 図 b）及び東平岩体北方の瀬場苦鉄
質片岩（広義）分布域でシンプレクタイト＋ざくろ石の
産出を確認した（第 3. 2 図）．狭義の瀬場苦鉄質片岩及
びこれに伴う泥質片岩類から得られているエクロジャイ
ト相変成の圧力・温度条件（Zaw Win Ko et al.，2005a；
Kouketsu et al.，2010；Kabir and Takasu，2010a）は第 2. 3
図に示した．
瀬場変斑れい岩　瀬場苦鉄質片岩（狭義）の内部に産
する南北 200 m，東西 300 m程度の小規模な岩体である
（Takasu，1984；第 3. 1 図）．Aoya et al.（2006）が示し
た詳細な地質図と試料採取地点からこの岩体の広範囲に
エクロジャイト様岩ないしシンプレクタイト＋ざくろ石
が分布することがわかる（第 3. 28 図 q，第 3. 29 図 a）．
Takasu （1984）は瀬場変斑れい岩のエクロジャイト様岩
の形成圧力・温度条件として 12〜 20 kbar，720〜750˚C
を見積もっている．

3. 5. 2　ディオプサイドホルンブレンド岩（Edh）
地質図に表現可能なものは東平岩体及び五良津西部岩
体の内部及び外縁部に分布域が散在する．分布域のうち
最大のものは五良津西部岩体の南端をなし，東赤石岩体
東部及び権現岩体の北縁に沿うもので，東西延長約 2.7 
kmの規模を持つ．この権現山周辺の分布域は釘宮・高
須（2002）のホルンブレンドエクロジャイト岩体にほぼ
相当し，ざくろ石を含むディオプサイドホルンブレンド
岩（Enami（2000）のホルンブレンドエクロジャイト；
第3. 28図 l）が特徴的に産出する．その他の分布域のディ
オプサイドホルンブレンド岩は一般にざくろ石を含まな
い（第 3. 28 図 k）．また地質図に表現可能ではないが五
良津東部岩体内にもざくろ石を含まないディオプサイド
ホルンブレンド岩の露頭規模の産出が認められる．ディ
オプサイドホルンブレンド岩分布域の大部分は超苦鉄質
岩類の分布域と接するか，もしくは内部に小規模な超苦
鉄質岩類を伴っている．
ざくろ石含有ディオプサイドホルンブレンド岩　Enami
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（2000）ではホルンブレンドエクロジャイト，釘宮・高
須（2002）では緑れん石–ホルンブレンド–ざくろ石単
斜輝岩，また Ota et al（2004），Utsunomiya et al.（2011）
などではざくろ石単斜輝岩（garnet clinopyroxenite）と称
される．主要構成鉱物はざくろ石，単斜輝石，ホルンブ
レンド，緑れん石であり，その他に少量の緑泥石，ルチ
ル，チタン石，不透明鉱物を伴う．一般に石英を含まな
い．また片理の発達は総じて弱い．肉眼でざくろ石は赤
色，単斜輝石は淡緑色，ホルンブレンドは黒緑色，また
緑れん石は乳白色–淡黄色を呈する（第 3. 28 図 l）．単
斜輝石の組成はごくまれにオンファス輝石に分類される
ものがあるものの，大部分はディオプサイドであるため
（Ota et al.，2004），本報告の定義によるエクロジャイト
様岩とはみなせない．権現山周辺の分布域では層厚数
m〜数 10 mのダナイトないしダナイトを起源とする蛇
紋岩が，ざくろ石含有ディオプサイドホルンブレンド岩
中に層状ないしレンズ状に挟まれて分布する（Mori and 
Banno，1973）．
ざくろ石を含まないディオプサイドホルンブレンド岩　
Miyagi（2000）では単斜輝石角閃石片麻岩，また釘宮・
高須（2002）では単斜輝石角閃石岩と称される．大部分
は粒径 0.5〜5 mm程度のディオプサイド及びホルンブレ
ンドからなり，粒径 1 mm以下のチタン石，アパタイト
を伴う．その他に少量の緑泥石，及び鉄鉱類を含むこ
とがあり，東平岩体では黒雲母，緑れん石，炭酸塩鉱
物，また五良津岩体では滑石を含むことがある（Miyagi，
2000；釘宮・高須，2002）．一般に石英を含まない．ま
た片理の発達は総じて弱い．肉眼でディオプサイドは
緑色，またホルンブレンドは黒緑色を呈する．ただし，
ディオプサイドとホルンブレンドの量比には大きな幅が
あり，肉眼ではディオプサイドに富む試料は緑色（第
3. 28 図 k），ホルンブレンドに富む試料は黒色–黒緑色
を呈する．東平岩体では最大長径 10 cmまでの粗粒ホル
ンブレンドが，また五良津西部岩体では最大径 5 cmま
での粗粒ディオプサイドが報告されており，こうした粒
径の違い及びディオプサイド–ホルンブレンドの量比の
違いによる層状構造が発達する（森山，1990；釘宮・高
須，2002）．東平岩体のディオプサイドホルンブレンド
岩分布域には小規模な層状ないしレンズ状の蛇紋岩が伴
う（森山，1990）．
起源　ディオプサイドホルンブレンド岩の原岩は明らか
になっていないが，苦鉄質岩中に産し，超苦鉄質岩を
密接に伴う産状から，この岩相の形成に超苦鉄質岩と
苦鉄質岩の相互作用が関与していたことが示唆される．
Nagashima et al.（2006）は五良津西部岩体のディオプサ
イドホルンブレンド岩分布域に由来すると思われる転石
群からクロムに富む緑れん石を報告しており，これらの
岩石はクロム鉄鉱を含む超苦鉄質岩が強い交代作用を受

けた結果生じたものであると推測される．

3. 5. 3　ざくろ石含有変斑れい岩（Egb）
変形した粗粒の苦鉄質岩，すなわち「苦鉄質片麻岩」
という記載名が与えられるべき岩相のうち，原岩が玄武
岩ではなく斑れい岩と推定される岩相をざくろ石含有変
斑れい岩（Egb）として区別した．この岩相は東平岩体，
五良津東部岩体に広く分布するほか，五良津東部岩体の
延長部に当たる大

おお

湯
ゆ

岩体と瓜
うり

生
う

野
の

岩体，及び瀬場変斑
れい岩（第 3. 1 図）として小規模な分布が認められる．
また地質図に表現可能ではないが瀬場苦鉄質片岩の内部
にも長径 15 m程度のざくろ石含有変斑れい岩レンズが
報告されている（Aoya et al.， 2006）．
変斑れい岩の認定　高度変成岩では原岩の粒度が反映さ
れる保証がないため，変玄武岩と変斑れい岩の区別は困
難な場合が多い．例えば，瀬場苦鉄質片岩（第 3. 28 図 f）
と瀬場変斑れい岩（第 3. 28 図 q）の場合，前者が後者
に比べて明らかに細粒であるにも関わらず，露頭では両
者が 10 m以内のごく近傍に産するため，これらはそれ
ぞれ玄武岩，斑れい岩を原岩としたものだろうという推
測が立つ．ところが，五良津西部岩体は瀬場変斑れい岩
と同等に粗粒の岩相（第 3. 28 図 m–o）を多く含むにも
関わらず，その中心部に厚さ 20 m以上の大理石（第 3. 28
図 a）を伴っているため，海山ないし海台起源，すなわ
ち海洋地殻の表層をなす玄武岩が主たる原岩であろうと
推測される（釘宮・高須，2002；Ota et al.，2004）．一方，
やはり粗粒の五良津東部岩体（第 3. 28 図ｓ）からは，
大部分が緑れん石（ゾイサイトないし単斜ゾイサイト）
からなる厚さ 6 mに及ぶ厚層が見いだされており，この
岩相は明らかに斑れい岩中の優白質部をなすアノーソサ
イトを原岩としたものと考えられる（坂野ほか，1976）．
つまり，五良津岩体の主たる原岩を玄武岩と斑れい岩に
分けねばならないという最も重要な根拠は，こうした局
所的な観察事実に基づいている．これを踏まえ，高須・
上阪（1987）と Toriumi and Kohsaka（1995）は五良津岩
体の広範囲においてざくろ石の組成累帯構造を検討し，
異なる 3つのタイプを認識した．Mgに富む均質な核部
を持つもの，核部から外縁部に向かってMgが増加して
ゆくもの及びこの 2つのタイプの複合型，すなわち中心
部に均質な高Mg部分を持ち，外縁部ではMgがいった
ん下がって再び増加するもの，という 3つである．これ
ら 3タイプのざくろ石の分布を検討した結果，均質な
高Mg部分を持つざくろ石は五良津岩体の東部にのみ分
布することがわかった．すなわち，ざくろ石の累帯構造
の違いから五良津東部・西部岩体を区分できることが示
唆され，実際に五良津東部・西部岩体の境界はかなり狭
い範囲に絞り込まれた（注：ただし，Endo et al.（2009）
以降，五良津西部岩体からも高Mg核部を持つざくろ石
が報告されるようになった．第3. 7. 1節参照）．その後，
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(a) (b)

(c) (d) 1100 ccmm

(e) (f)
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第 3. 33図　ざくろ石含有変斑れい岩（Egb）の露頭写真
ハンマーの長さは 33 cm，レンズキャップの直径は 6 cm．SE2：DE2 片理，grt：ざくろ石，ECL：エクロジャイト様岩．（a）
東平岩体のもの．西方向やや下を向いて撮影（新居浜市東平の北東 300 m）．厚さ 10 cm以上の規模の組成層構造が発達
する．（b）（a）の拡大写真．（c）五良津東部岩体のもの．南を向いて撮影（二ッ岳の西北西 500m）．（d）五良津東部岩体
のもの．東を向いて撮影（（c）の南西約 30 m）．（e）瀬場変斑れい岩のもの．東を向いて撮影（瀬場谷河床標高 1，020 m
付近）．片理（SE2）はざくろ石の周囲を迂回する．（f） 瀬場変斑れい岩のもの（（e）と同一露頭）．エクロジャイト様岩は
長径 10 cm程度のレンズ（左）及びより大きなレンズ（右）をなす．
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釘宮・高須（2002）は詳細な野外調査に基づいて五良津
東部・西部岩体の境界を地質図上に示した．ここでは，
大理石の厚層や砂泥質片麻岩といった変堆積岩の分布が
五良津西部岩体内に限られるように区分線が引かれてい
る．また五良津東部岩体に産する苦鉄質岩には原岩形成
時（もしくはグラニュライト変成時：Yokoyama， 1976）
に形成されたグラノブラスティック（等粒状）組織が残
存するが，五良津西部岩体にはこのような組織が見られ
ないとしている．すなわち，典型的な変斑れい岩は肉眼
観察によって識別できるという立場を示した．
本報告の調査においては変斑れい岩を認定するための
特徴として主に以下の 2点を用いた：（1） 厚さ 10 cm以
上の規模に及ぶ組成層構造（第 3. 33 図 a），特に比較的
厚い優白質部（ゾイサイト岩 ； 例えば第 3. 28 図 t， 第
3. 1 表 p）の存在，及び（2） 試料規模では，優白質と優
黒質の中間組成を持つ層における，もとの均質な等粒状
組織に由来した連続性の悪い層構造．これら 2つの特徴
を兼ね備えた岩相の分布域にざくろ石含有変斑れい岩の
凡例を与えた．（2）の特徴は釘宮・高須（2002）のグラ
ノブラスティック組織に当たる．すなわち，中間的組成
の苦鉄質岩には優白質部（緑れん石に富む）と優黒質
部（ホルンブレンドないしバロア閃石に富む）が同程度
の量比で存在するが，原岩が斑れい岩であった場合，こ
れらは薄層状に繰り返すのではなく，均質に入り交じっ
て分布していたと考えられる．こういった岩石が変形し
た場合，優黒質部もしくは優白質部の連続性が悪い組成
層構造が形成されると推測できる（第 3. 33 図 b，c，第
3. 28 図 s）．また，ほとんど変形を受けていない部分で
は均質に入り交じった産状そのものが確認できるであろ
う（第 3. 33 図 d，第 3. 28 図 q）．ただし，大部分がホ
ルンブレンドないしバロア閃石からなる優黒質部（例え
ば，第 3. 28 図 p）の観察からは原岩が玄武岩か斑れい
岩かを直接判断することはできない． 
こうした観点に基づいた調査の結果，五良津岩体にお
いてはほぼ釘宮・高須（2002）が引いた東部・西部境界
に問題がないことが確認されたため，地質図ではおおむ
ねこの境界線を用いた．ただし，二ッ岳からエビラ山に
至る稜線沿いのルートでは，本報告の調査で確認した変
斑れい岩（東部岩体）の出現限界が釘宮・高須（2002）
の境界位置よりも約 380 m東にずれていたため，この調
査結果を加味した修正を加えた．一方，坂野ほか（1976）
や Takasu（1989）などによって変斑れい岩と解釈され
ている東平岩体の大部分及び瀬場変斑れい岩についても
上記 2つの特徴を備えた岩相が分布していることを確
認した（第 3. 33 図 a，b，第 3. 28 図 q，t；Aoya et al.， 
2006）． 
露頭での産状　瀬場変斑れい岩には，ざくろ石の周囲を
迂回する DE2 期の片理（SE2）が卓越しており（第 3. 33
図 e；Aoya et al.，2006 の DA），一般に角閃石や緑れん

石はこの片理に沿った定向配列を示す．東平岩体や五良
津東部岩体でも片理の多くはざくろ石を迂回するため，
主に DE2 期の片理が発達しているものと推測される．一
方，こういった片理が比較的よく発達した片麻状部分の
中に数 cm〜数 m規模のざくろ石に富むレンズ（第 3. 28
図 r，s）がしばしば観察される．こういったレンズ内の
岩石はおおむね塊状で構成鉱物は定向配列を示さない．
ざくろ石含有変斑れい岩の分布域ではエクロジャイト様
岩の大部分はこういったレンズ内に産するため（第 3. 33
図 f），その産状はおおむね塊状である（例えば，第 3. 28
図 q）．また，ざくろ石は単粒（第 3. 33 図 e）または集
合体として産する場合があるが（第 3. 28 図 s），いずれ
の場合にも自形性は悪く，多角形状の成長面が観察され
ることはほとんどない．
構成鉱物と微細組織　ざくろ石含有変斑れい岩は主にざ
くろ石緑れん石角閃石片麻岩（第 3. 28 図 p，r，s）か
らなり，その主要構成鉱物はホルンブレンドないしバロ
ア閃石，緑れん石（主に単斜ゾイサイト）及びざくろ石
である．ざくろ石を欠く場合の岩型名は緑れん石角閃石
片麻岩（第 3. 28 図 tなど）であり，オンファス輝石が
加わった場合は本報告の定義によるエクロジャイト様片
麻岩（第 3. 28 図 q）となる．肉眼でホルンブレンドは
黒緑色，緑れん石は乳白色–淡黄色，ざくろ石は赤色，
またオンファス輝石は淡緑色を呈する（第 3. 28 図 q）．
副成分鉱物として一般にルチル，チタン石，鉄鉱類を含
み，多くの場合，石英，アルバイト，緑泥石，パラゴナ
イト及びフェンジャイトも含む．その他に炭酸塩鉱物，
アパタイト，ジルコン，アルカリ輝石（エジリンオージャ
イト）を含む場合がある．東平岩体と瀬場変斑れい岩か
らは黒雲母（Takasu，1984；Miyagi，2000），また五良
津東部岩体からは藍閃石，ディオプサイド及び藍晶石の
産出報告がある（Tanaka，1994；Tsujimori et al.，2000；
Ota et al.，2004；櫻井・高須 2001）．五良津東部岩体で
はディオプサイドを置き換えてオンファス輝石が形成し
ていることから，ディオプサイドを形成したグラニュラ
イト変成作用（Yokoyama， 1976）はエクロジャイト相
変成作用に先行して起こっていたと考えられる（Ota et 
al.，2004 など；第 3. 7. 1 節参照）．一方，エクロジャ
イト様岩中のオンファス輝石は多くの場合，その周囲を
自身の分解組織であるシンプレクタイト（アルバイトと
バロア閃石ないしホルンブレンド，もしくはアルバイト
とアルカリ輝石の連晶）に取り囲まれており（第 3. 29
図 a），エクロジャイト相変成の後に緑れん石角閃岩亜
相における主変成のオーバープリントを被ったことがわ
かる．その他，緑泥石は主にざくろ石を，またチタン石
はルチルを置換した産状を示し，やはりエクロジャイト
相変成以後の産物と考えられる．
緑れん石角閃石片麻岩は優黒質のものと優白質なもの
に分かれるが，特に優白質なものは坂野ほか（1976）の
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ゾイサイト岩に相当する（第 3. 28 図 t，第 3. 1 表 p）．
ゾイサイト岩は大部分がゾイサイトないし単斜ゾイサイ
トからなり，その他にホルンブレンド，パラゴナイト，
ルチルを伴う．また少量の石英，緑泥石及び藍晶石を伴
うことがある．藍晶石は径 2 cmに及ぶ巨晶として産す
ることがあり，その周辺部はパラゴナイト化しているこ
とが多い（坂野ほか，1976）．
全岩化学組成　瀬場変斑れい岩については Aoya et 

al.（2006），また五良津東部岩体については Goto and 
Banno （1990），Utsunomiya et al.（2011）によってざくろ
石含有変斑れい岩の全岩化学組成の報告がある（第 3. 1
表 n，o）．

3. 5. 4　ざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）
変形した粗粒の苦鉄質岩，すなわち「苦鉄質片麻岩」
という記載名が与えられるべき岩相のうち，原岩が積極
的に斑れい岩と認められない岩相をざくろ石含有苦鉄質
片麻岩（Emg）とした（第 3. 5. 3 節参照）．つまり，ざ
くろ石含有苦鉄質片麻岩の大部分は変玄武岩と考える
が，一部に変斑れい岩が含まれることは否定していない．
ざくろ石含有苦鉄質片麻岩は五良津西部岩体の大部分を
占めるほか，五良津西部岩体の西方延長にあたる上兜苦
鉄質片麻岩（第 3. 1 図）としても小規模な分布が認め
られる．また地質図に表現可能ではないが，新居浜市別
子山保土野の北約 400 mの尾根すじに現地性の転石群が
認められる．
産状　露頭規模で優白質部と優黒質部が繰り返す数 cm
〜十数 cm規模の組成層構造が観察され（第 3. 34 図 a，
b），多くの場合，試料規模でも数 mm規模の細かな組
成層構造が認識される（第 3. 28 図 n，o）．ざくろ石含
有変斑れい岩の層構造（第 3. 28 図 s，第 3. 33 図）に
比べると各層の連続性が良い．またざくろ石含有変斑れ
い岩にしばしば認められる優白質部分と優黒質部分が入
り交じった均質構造（第 3. 28 図 q，第 3. 33 図 d）は認
められない．ざくろ石は一般に最大径 10 cmまでの単粒
として産し，自形性が比較的良い．五良津西部岩体に卓
越する片理は DE2 期に形成した SE2 であり（第 3. 28 図 n，
第 3. 34 図 a ； Endo et al.，2012），この片理はざくろ石
を迂回し（第 3. 34 図 b，c），ざくろ石の脇には主に石
英によって充填されたプレッシャーシャドウがしばしば
観察される（第 3. 34 図 b）．またエクロジャイト様岩中
のオンファス輝石はこの片理に沿った定向配列を示すと
共に（第 3. 34 図 c）ある特定の層に集中して産するの
が普通である（第 3. 34 図 c）．つまり，ざくろ石含有変
斑れい岩のエクロジャイト様岩が総じて塊状であったの
に対し（第 3. 28 図 q），ざくろ石含有苦鉄質片麻岩のエ
クロジャイト様岩は主に層状の産状を示す（第 3. 28 図
n）．
一方，五良津西部岩体では露頭規模の褶曲構造が頻繁

に観察される．Endo et al.（2012）は SE2 を軸面片理に
持つ褶曲群を認識し（第 3. 34 図 d），これらの褶曲に
よって曲げられている片理を形成した変形段階，DE1 を
定義した．また同時に SE2 を曲げる褶曲群を三波川変成
コンプレックス全域における主変形である Dsと対比し
た（第 3. 9 図）．こうした 3段階への変形段階の分類は
Aoya and Wallis（1999）が瀬場苦鉄質片岩（狭義）にお
いて定義した 3段階の変形（D0， DA， DB）と対比できる
（第 3. 9 図 a）．
構成鉱物と微細組織　ざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）
は主にざくろ石緑れん石角閃石片麻岩からなり，その主
要構成鉱物はホルンブレンドないしバロア閃石，緑れん
石及びざくろ石である．ざくろ石を欠く場合の岩型名は
緑れん石角閃石片麻岩（第 3. 28 図 m，o）であり，オ
ンファス輝石が加わった場合は本報告の定義によるエク
ロジャイト様片麻岩（第 3. 28 図 n）となる．肉眼でホ
ルンブレンドは黒緑色，緑れん石は乳白色–淡黄色，ざ
くろ石は赤色，またオンファス輝石は淡緑色を呈する（第
3. 28 図 n）．副成分鉱物として一般にチタン石，鉄鉱類
を含み，多くの場合，石英，アルバイト，緑泥石，パラ
ゴナイト，及びフェンジャイトも含む．その他にルチル，
炭酸塩鉱物，アパタイト，アルカリ輝石，藍晶石を含む
場合がある（釘宮・高須，2002；Endo，2010）．Endo et 
al.（2009）は五良津西部岩体のエクロジャイト様片麻岩
についてざくろ石の累帯構造を検討し，鏡下で明瞭に包
有物組織の異なる核部と外縁部が認識できること，また
オンファス輝石の包有物は外縁部にしか含まれず，核部
は角閃岩相相当の変成条件で形成したことを示した（第
3. 8. 1 節参照）．このざくろ石核部の形成は約 116Ma
に起こっており（第 3. 2. 3 節参照），これが本報告で初
期変成作用と呼ぶ変成イベントに相当する（第 3. 7. 1
節参照）．またオンファス輝石を含むざくろ石外縁部は
約 90Maに起こったエクロジャイト相変成によって生じ
たものと考えられる．一方，エクロジャイト様片麻岩中
のオンファス輝石は多くの場合，その周囲を自身の分解
組織であるシンプレクタイト（アルバイトとバロア閃石
ないしホルンブレンド，もしくはアルバイトとアルカリ
輝石の連晶）に取り囲まれており，エクロジャイト相変
成の後に緑れん石角閃岩亜相における主変成のオーバー
プリントを被ったことがわかる．その他，緑泥石は主に
ざくろ石を置換した産状を示し，やはりエクロジャイト
相変成以後の産物と考えられる．チタン鉱物に関して，
Endo et al.（2010）は五良津西部岩体のエクロジャイト
様片麻岩をルチル（TiO2）とチタン石（Ca–Tiケイ酸塩）
の両者を含むタイプ（R–Tタイプ）及びチタン石のみを
含むタイプ（Tタイプ）という 2者に分けた上で，後者
が大理石（Emb）分布域の近傍にのみ産出することから，
Tタイプエクロジャイト様片麻岩の原岩は苦鉄質砕屑物
と石灰質砕屑物が混合堆積した堆積岩であることを論じ



− 65 −

ている．また Endo et al.（2012）は，ともに変玄武岩と
推測されるざくろ石含有苦鉄質片麻岩（第 3. 28 図 m–
o）とざくろ石含有苦鉄質片岩（第 3. 28 図 f–i）の間で
基質鉱物の平均粒径に大きな違いが見られる原因が，両
者の経験した沈み込み速度の違いにあることを論じてい
る（第 3. 7. 2 節参照）．
全岩化学組成　五良津西部岩体のざくろ石含有変斑
れい岩については Utsunomiya et al.（2011），Endo et 
al.（2012）によって全岩化学組成の報告がある（第 3. 1
表 m）．

3. 5. 5　ざくろ石含有苦鉄質片岩（Ems）
第 3. 2 図の別子エクロジャイト相ユニットに属する

苦鉄質岩のうち，白滝ユニット高変成部の苦鉄質片岩
（SUm）と同等の粒度（第 3. 27 図 c，d）を持つものを

ざくろ石含有苦鉄質片岩（Ems）とした．この岩相（第
3. 28 図 f–j）は東平岩体や五良津岩体などに分布する苦
鉄質片麻岩類（第 3. 28 図 m–t）に比べると基質鉱物が
有意に細粒である．これまで瀬場苦鉄質片岩（狭義；第
3. 1 図）の広範囲にエクロジャイト様片岩の分布が認め
られていたが（第 3. 2 図；Aoya and Wallis， 2003；青矢，
2005 など），Aoya（2002）とMizukami and Wallis（2005）
による Ds褶曲構造の認識（第 3. 32 図 a），及び本報告
の野外調査によって別子エクロジャイト相ユニット内の
ざくろ石含有苦鉄質片岩はすべて同一の構造位置を占め
ることがわかった．つまり，ざくろ石含有苦鉄質片岩
（Ems）の分布域は広義の瀬場苦鉄質片岩分布域と一致
する（第 3. 1 図）．Aoya（2001）の岩石学的・構造地質
学的研究は狭義の瀬場苦鉄質片岩を取り扱ったものであ
る．また Kabir and Takasu（2010a）の大野谷エクロジャ
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第 3. 34図　ざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）の露頭写真及び薄片写真
ハンマーの長さは 33 cm，レンズキャップの直径は 6 cm．SE2：DE2 片理，grt：ざくろ石，qtz：石英，omp：オンファス輝
石，amp：角閃石（バロア閃石ないしホルンブレンド），ep：緑れん石．（a）SE2 及びそれとほぼ平行な組成層構造が発達
したものの露頭写真．北を向いて撮影（エビラ山の西 670 m）．（b）（a）の拡大．ざくろ石の脇に発達したプレッシャーシャ
ドウを埋める石英を示した．（c）エクロジャイト様片麻岩の薄片写真（第 3. 28 図 n参照 [GSJ R 101777]）．オンファス輝
石は SE2 に沿った定向配列を示す．（d）DE2 期のものと思われる褶曲の露頭写真（権現山の北西約 400 m）．軸面片理（SE2）
が発達する．
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イト様片岩は狭義の瀬場苦鉄質片岩に含まれ，櫻井・高
須（2009）の芋野エクロジャイトは広義の瀬場苦鉄質片
岩分布域内に産する．また地質図に表現可能ではないが，
櫻井・高須（2009）の峨蔵エクロジャイトは五良津東部
岩体の北東縁付近に産し，広義の瀬場苦鉄質片岩と同様
の構造位置に産する．Sakurai（2000）は峨蔵エクロジャ
イト周辺に産するざくろ石，オンファス輝石，角閃石，
緑れん石，パラゴナイト，フェンジャイト，クロリトイ
ド及び滑石の鉱物化学組成を報告している．
産状　肉眼でおおむね濃緑色から暗緑色を呈するが（第
3. 28 図 i，j），エクロジャイト様片岩ではオンファス輝
石の存在を反映してより明るい色調の緑色となる（第
3. 28 図 f–h）．一般に 0.5〜5 mm程度の色調の異なる層
の繰り返しが認められ，角閃石に富む層は暗緑色，緑
れん石に富む層は淡黄色（第 3. 28 図 j），また細粒石

英とざくろ石の混在層（ピンクバンド；Shirahata and 
Hirajima， 1995 など）はピンク色を呈する（第 3. 28 図
h）．また最大径 6 mmまでの赤色ざくろ石が肉眼で観察
される場合が多い（第 3. 28 図 f，g，i）．様々な規模で
珪質片岩や泥質片岩と互層することから（Aoya et al.， 
2006 など），原岩は玄武岩質凝灰岩ないし玄武岩溶岩で
あると推測される．Aoya and Wallis（1999）は狭義の瀬
場苦鉄質片岩において褶曲構造のオーバープリントに
基づいて D0，DA，DBという 3つの変形段階を区分した
が，混乱を招きかねない名称なので本報告ではこれらを
DE1，DE2，DE3 と改称して用いる（第 3. 9 図 a，Endo et 
al.，2012）．広義の分布域まで含め，瀬場苦鉄質片岩で
はDE2 期に形成した片理，SE2 が卓越する（第3. 28図 g，h，
j）．一方で狭義の瀬場苦鉄質片岩中央部には SE2 を軸面
としたおおむねタイトな褶曲が頻繁に観察され（第 3. 35

SSEE22

(a) (b)

ggrrtt

ggrrtt

ccaall

omp

omp

ep

ttn
SSEE22

amp

phg

(c) (d)11 mmmm

SSEE11
SSEE22

ccaallqtzphg

omp

omp

SSEE22

2200 ccmm

2200 ccmm

第 3. 35図　ざくろ石含有苦鉄質片岩（Ems）の露頭写真及び薄片写真
SE1：DE1 片理，SE2：DE2 片理，grt：ざくろ石，qtz：石英，omp：オンファス輝石，amp：角閃石（バロア閃石ないしホル
ンブレンド），ep：緑れん石，cal：炭酸塩鉱物，phg：フェンジャイト，ttn；チタン石．（a）DE2 褶曲の露頭写真．北北西
方向やや下を向いて撮影（瀬場谷河床標高 940m付近）．（b）Ds褶曲（瀬場谷河床の転石）．画面下方の右向き矢印周辺に
はこの褶曲によって曲げられる DE2 褶曲も見られる．（c）エクロジャイト様片岩の薄片写真（[GSJ R 101771]；第 3. 28 図
hに示した試料の別の部分）．オープンニコル．オンファス輝石は SE2 に沿った定向配列を示す．（d）（c）の拡大．クロス
ニコル．2箇所に示したオンファス輝石がざくろ石内部に巻き込まれ，ざくろ石の内部片理と連続する．この産状から，
ざくろ石が DE2 変形と同時期に成長したことがわかる．
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図 a）この褶曲によって曲げられている片理は一段階古
い DE1 期に形成した SE1 と定義できる（第 3. 9 図 a ； 第
3. 35 図 a）．また，SE2 及び DE2 期のタイト褶曲そのもの
を曲げる新しい褶曲も観察され（第 3. 35 図 b），アルバ
イト斑状変晶の微細組織も考慮すると，この褶曲を形成
した変形段階は三波川変成コンプレックス全体における
主変形である Dsと対比できる（第 3. 9 図 a，b，第 3. 28
図 j；Aoya，2001）．
構成鉱物と微細構造　ざくろ石含有苦鉄質片岩（Ems）
は主にざくろ石緑れん石角閃石片岩（第 3. 28 図 i）か
らなり，その主要構成鉱物はバロア閃石ないしホルンブ
レンド，緑れん石，石英及びざくろ石である．ざくろ石
を欠く場合の岩型名は緑れん石角閃石片岩（第 3. 28 図
j）であり，オンファス輝石が加わった場合は本報告の
定義によるエクロジャイト様片岩（第 3. 28 図 f–h）と
なる．副成分鉱物として一般にチタン石，鉄酸化鉱物を
含み，多くの場合，アルバイト，緑泥石，フェンジャイ
トも含む．その他にルチル，炭酸塩鉱物，アパタイト，
アルカリ輝石（エジリンオージャイト），黒雲母，藍閃
石を含む場合がある（第 3. 35 図 c；Aoya，2001；Kabir 
and Takasu，2010b）．また，ざくろ石の包有物としてパ
ラゴナイトの産出報告がある（Aoya.2001）．Takasu（1984）
は瀬場変斑れい岩直近部の数カ所でエクロジャイト様片
岩を発見したが，これらのエクロジャイト様片岩におい
てオンファス輝石は最大長径 1 cmまでの比較的粗粒の
結晶をなし，基質の片理を切るように無方向に成長して
いる（第 3. 28 図 f）．Aoya and Wallis （1999）はこういっ
たタイプのエクロジャイト様片岩を R（random）タイプ
と呼んだ．一方，瀬場変斑れい岩から数 100 m程度離れ
た地域では高須・加治（1985），猶原（1995）が順次新
たなエクロジャイト様片岩を発見していったが，これら
のエクロジャイト様片岩ではオンファス輝石は細粒の基
質鉱物として産し，片理に沿った定向配列を示していた
（L（lineated）タイプ；第 3. 28 図 g，h，第 3. 35 図 c）．
その後，Aoya and Wallis （1999）は Rタイプのエクロジャ
イト様片岩でオンファス輝石が切っている片理は，Lタ
イプのエクロジャイト様片岩に発達する SE2（第 3. 35
図 c）よりも古い変形段階に生じたもの（SE1）であるこ
と（第 3. 28 図 f）及びエクロジャイト様片岩の組織の
違いが DE2 変形の強弱によることを示した（第 3. 9 図
a）．一方，バロア閃石ないしホルンブレンドには SE1 に
沿って並ぶもの，SE1 を切るもの（Aoya，2001），SE2 に
沿って並ぶもの，SE2 を切るもの，すべてのタイプが存
在する．特に SE2 を切るバロア閃石ないしホルンブレン
ドはその核部が藍閃石組成を示すことがある（Kabir and 
Takasu，2010b）．また藍閃石はざくろ石の包有物として
も報告されている（Aoya，2001）．緑れん石，フェンジャ
イトはおおむね片理に沿った定向配列を示すが，緑泥石
などと共にざくろ石を置換する場合があり，こういった

タイプは定向配列を示さない．Rタイプのエクロジャイ
ト様片岩（第 3. 28 図 f）では多くの場合，オンファス
輝石はその周囲を自身の分解組織であるシンプレクタイ
ト（アルバイトとバロア閃石ないしホルンブレンド，も
しくはアルバイトとアルカリ輝石の連晶）に取り囲まれ
ており，エクロジャイト相変成の後に緑れん石角閃岩亜
相における主変成のオーバープリントを被ったことがわ
かる．また Lタイプエクロジャイト様片岩中のオンファ
ス輝石群に由来すると思われるシンプレクタイトもしば
しば観察されるが（第 3. 29 図 b；Aoya，2001），Lタ
イプエクロジャイト様片岩ではオンファス輝石がおおむ
ね細粒であるため（第 3. 35 図 c），オンファス輝石の単
結晶周囲がシンプレクタイトに置換される産状が観察さ
れるケースはまれである．一方，径 5 mm程度までのア
ルバイト斑状変晶を含む場合があり，この場合，斑状変
晶は SE2 をほとんど乱すことなく包み込む（第 3. 28 図
j，第 3. 9 図 a）．これはアルバイトが無変形の状態で成
長したことを示すため，アルバイト安定条件下で起こっ
た主変成作用の時期には，DE2 変形は既に終了していた
と考えられる（第 3. 9 図 c）．瀬場苦鉄質片岩を始めと
したエクロジャイト相岩体に卓越する片理（SE2）が三
波川変成コンプレックス全体で卓越する主片理（Ss）よ
りも古い変形段階に生じたものであることは，主にこう
したアルバイト斑状変晶の微細組織観察から認識される
（Aoya，2001，2002；第 3. 9 図 a，b）．
ざくろ石とオンファス輝石の同時成長　Aoya（2001）
は瀬場苦鉄質片岩のエクロジャイト様片岩においてざく
ろ石とオンファス輝石は同時成長であるとした．一方，
Aoki et al.（2010）は Aoya（2001）が提示した岩石組織
中のオンファス輝石がざくろ石よりも後で成長した可能
性があるとし，この試料（ESB45）のざくろ石とオンファ
ス輝石を用いて測定された約 89Maという Lu–Hfアイソ
クロン年代（Wallis et al.，2009；第 3. 2. 3 節参照）に
地質学的な意味がないことを示唆した．以下では Aoki 
et al.（2010）が問題にしたオンファス輝石がざくろ石と
同時成長であることを改めて示す（第 3. 36 図）．
そもそも A，Bという 2つの鉱物の同時成長は，Aが

Bより後であることを示す組織と Bが Aより後である
ことを示す組織，両者が観察されることによって認識
できる．すなわち，鉱物成長というのはある時間幅を
持った現象であるため，Aと Bの同時成長の場合，初
期に成長した Aに対して終期に成長した Bは後である
し，その逆も成り立つ．Aoya（2001）の Fig.6cに示さ
れた組織（第 3. 36 図 b）では，大局的に言えば，ざく
ろ石の包有物として産するオンファス輝石（omp1，2 ： 
第 3. 36 図 a）はざくろ石よりも前であり，ざくろ石の
割れ目を充填するオンファス輝石（omp3）はざくろ石
よりも後である．この 2つの観察事実が同時成長の根拠
となっている．一方，Aoki et al.（2010）は omp3 はざく
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ろ石よりも完全に後でも構わないと考えた．
第 3. 36 図 bの組織は変形構造（DE2 片理）を伴って

おり，Aoya（2001）の大局的な議論より精密な情報を
含むため，変形履歴も加味してこの組織の形成履歴をも
う少し詳しく議論する．重要なことは：（1）問題となっ
ている割れ目の方向はこの試料に発達した DE2 期の伸長
線構造にほぼ垂直であり；（2）割れ目を充填している
omp3 はざくろ石外部の基質に発達した DE2 片理を切ら
ない，という 2点である．（1）はこの割れ目が DE2 期に
生じたことを示す．この割れ目が生じたあと（第 3. 36
図 a），左右に分かれたざくろ石は引き続く DE2 によって
引き伸ばされるが，ざくろ石は周囲の基質よりも硬い鉱
物であるためほとんど変形しない．つまり，ざくろ石が
引き離されて生じる隙間に何らかの鉱物を成長させて埋
めなくてはならない．omp3はこういった変形戦略によっ
て成長したものであるから（第 3. 36 図 b），DE2 変形が
終了すれば成長を終えるだろう（第 3. 36 図 c）．上記
（2）の観察はこの解釈と調和的である．一方，このオン
ファス輝石と同時期には grt3 が成長している（第 3. 36
図 b）．また同一試料のざくろ石は DE2 片理を巻き込み，
その内部包有物がいわゆるスノーボール構造（Passchier 

and Trow，1996 など）を示すことから（第 3. 35 図 d；
Aoya，2001）grt3 に対応するざくろ石外縁部の成長も
DE2 期と同時期である．また，ざくろ石の内部片理と外
部片理が直接つながっている（第 3. 35 図 c）ことはざ
くろ石の成長終了後までは DE2 変形が継続しなかったこ
とを示す．つまり，ざくろ石の成長もほぼ DE2 の終了と
ともに止まったものと考えられる（第 3. 36 図 c）．以上
の考察をまとめて図示した第 3. 36 図 cから，少なくと
も grt2，3 と omp1–3 が同時成長したことがわかる．ま
た仮にオンファス輝石が DE2 の終了後にも成長していた
とすれば，基質には SE2 を切るように無方向に成長した
オンファス輝石が観察されるはずだが，そのようなもの
は一切観察されない（第 3. 35 図 c）．結論として，オン
ファス輝石（omp1–3）はやはりざくろ石と同時成長し
ており，Aoki et al.（2010）の Lu–Hf年代値批判は成り
立たない．
全岩化学組成　瀬場苦鉄質片岩（狭義）については
Matsumoto （2002MS）によって全岩化学組成の報告があ
る（第 3. 1 表 l）．

grt1

grt2

grt3

omp1

omp2

omp3

SE2 SE2

grt1 grt2 grt3

omp1 omp2 omp3

(a) (b)

(c)

第 3. 36図　ざくろ石とオンファス輝石の同時成長を示す組織の一例
Aoya（2001）の Fig.6cに示されたエクロジャイト様片岩の組織（b）の形成履歴を示した．SE2：DE2 片理，grt：ざくろ石，
omp：オンファス輝石．（a）ざくろ石に割れ目が生じた段階での組織．（b）薄片で観察される組織．DE2 変形終了時の状
態を保存しているものと考えられる．（c） ざくろ石とオンファス輝石の成長時期．grt2，3 の成長時期は omp1–3 の成長時
期と同時期と解釈できる．
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3. 5. 6　珪質片麻岩（Eqg）
本報告の珪質片麻岩（Eqg：第 3. 28 図 b）は釘宮・
高須（2002）の緑れん石石英岩に相当する．釘宮・高
須（2002）が示した全岩化学組成によれば，緑れん石
石英岩の SiO2 含有量は 68.12％であり（第 3. 1 表 h），
砂泥質片麻岩（Epg）の 56〜70％（釘宮・高須，2002；
Miyamoto et al.，2007）とほぼ同様だが，雲母類鉱物を
ごく少量しか含まない点でいわゆる砂泥質変成岩と異な
るため，珪質片麻岩と称した．この岩相は五良津西部岩
体内部の大理石（Emb）分布域の東縁に沿うように層状
に分布する．最大層厚は約 50 mで，大理石との境界部
では大理石と互層した産状が見られる．片理面の発達は
総じて弱い．また大理石と共に複雑に褶曲している場合
がある（釘宮・高須，2002）．ほとんどが石英と緑れん
石からなり，副成分鉱物として少量のチタン石を含む（第
3. 37 図 a，b）．また，その他にアルバイト，方解石，ディ
オプサイド，ホルンブレンド，鉄鉱類を含むことがある
（釘宮・高須，2002）．釘宮・高須（2002）は大理石と互
層する産状などから，珪質片麻岩の原岩は堆積岩である
としている．

3. 5. 7　砂泥質片麻岩（Epg）
砂泥質片麻岩（Epg）は五良津西部岩体内などに小規
模に分布する角閃石含有砂泥質片麻岩（第 3. 28 図 d，
第 3. 37 図 c）及び権現岩体（第 3. 1 図）に分布するエ
クロジャイト様砂泥質片麻岩（Takasu（1989）の石英エ
クロジャイト．第 3. 28 図 d，e，第 3. 37 図 d，e）に分
けられる．
角閃石含有砂泥質片麻岩　この岩相は釘宮・高須

（2002）の曹長石白色雲母石英片岩（第 3. 1 表ｇ）及
び Aoya et al.（2006）の石英と雲母に富む苦鉄質片岩
（QMBS）に相当する（第 3. 1 表 f）．五良津西部岩体
内の数箇所（釘宮・高須，2002；本報告），東平岩体の
南西端部（Miyagi and Takasu，2005；遅沢ほか 2006），
五良津東部岩体の南端部及び瀬場変斑れい岩の外縁部
（Aoya et al.，2006）に厚さ数 m程度の層状に産する．
いずれも地質図に表現可能な規模を持たないが，産出位
置がわかるよう，地質図に示した．ただし，瀬場変斑れ
い岩外縁部のものは図が煩雑になるため示していない．
高変成度の砂泥質岩に特徴的な石英，白色雲母，アルバ
イト，ざくろ石という鉱物組み合わせに加えて，一般に
角閃石（ホルンブレンドないしバロア閃石），緑れん石
を含む粗粒の変形岩であることから（第 3. 37 図）角閃
石含有砂泥質片麻岩と称する．副成分鉱物としては緑泥
石，チタン石，不透明鉱物を含み，その他にルチル，炭
酸塩鉱物を含むことがある．角閃石＋緑れん石の量比に
大きな幅があり，これを反映した数 mm〜 20 cm規模の
組成層構造が発達する．
五良津西部岩体内のものはしばしば層状ないしレンズ

状のざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）を挟む．ざくろ
石含有苦鉄質片麻岩の主な原岩は海山ないし海台起源の
玄武岩と推定されるため（第 3. 5. 3 節参照），このよう
な産状は玄武岩質凝灰岩と砂泥質岩の互層に由来すると
いう解釈が成り立つ．すなわち，五良津西部岩体の角
閃石含有砂泥質片麻岩の原岩は間違いなく堆積岩だろ
う．五良津西部岩体のもの 1 試料について釘宮・高須
（2002）による全岩化学組成の報告があり，SiO2 含有量
は 70.34％である．
一方，東平岩体南端部及び五良津東部岩体南端のも
のは付近に堆積岩由来を示唆する大理石を伴い（Wada 
et al.，1984；第 3. 5. 8 節参照），瀬場変斑れい岩外縁
部のものは一般に相当量の炭酸塩鉱物を含む（Aoya et 
al.，2006）．これらのことから，やはり角閃石含有砂
泥質片麻岩の原岩として堆積岩が示唆される．Aoya et 
al.（2006）は瀬場変斑れい岩外縁部に厚さ 6 m前後の層
として産する角閃石含有砂泥質片麻岩 12 試料の全岩化
学組成を検討し（第 3. 1 表 f），これらが層の両隣りを
なす泥質片岩（Takasu，1986；野溝 1992）とざくろ石
含有変斑れい岩の中間的な化学組成（SiO2 ＝ 51〜67%）
を持つことを示した．また堆積構造に由来すると思われ
る緻密な組成層構造も併せ，角閃石含有砂泥質片麻岩の
原岩は，斑れい岩由来粒子と泥質粒子の混合堆積によっ
て生じた堆積岩であると考えた．この解釈に立つと，瀬
場変斑れい岩の原岩は海洋底，すなわち中央海嶺ないし
海山・海台由来の巨大岩塊（オリストリス）であったこ
とになる．ただし，Aoya et al.（2006）が示した瀬場変
斑れい岩の微量元素化学組成は中央海嶺ないし海山・海
台起源を支持していない．角閃石含有砂泥質片麻岩の原
岩は概ね堆積岩起源と推定されるが，例えば瀬場変斑れ
い岩外縁部のものについては変斑れい岩と泥質岩の間の
構造境界に沿って機械的混合が起こった結果生じたとい
う考えもある（Kabir and Takasu，2011）．この場合，角
閃石含有砂泥質片麻岩の緻密な組成層構造が，機械的混
合や変成分化作用といった二次的な現象によって形成し
得るかどうかが問題となる．
エクロジャイト様砂泥質片麻岩　Takasu（1989）の石英
エクロジャイトに相当し，分布は権現岩体（第 3. 1 図）
に限られる．この分布域の大部分においてオンファス輝
石＋ざくろ石＋石英という鉱物組み合わせが認められる
ものの，ざくろ石＋オンファス輝石の量比が 75％を超
える部分はまれであることから，この岩相をエクロジャ
イト様砂泥質片麻岩と称する．Takasu（1989）は権現岩
体の原岩が塩基性の火山性砕屑物と泥が混合した砂泥質
堆積岩であることを指摘し，Miyamoto et al.（2007）は
全岩化学組成分析（第 3. 1 表 e）に基づいてこれを支持
した．また Okamoto et al.（2004）が権現岩体の岩石か
ら SHRIMP年代測定（第 3. 2. 3 節参照）のためのジル
コンの抽出に成功していることも砂質の原岩が含まれる
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第 3. 37図　堆積岩起源片麻岩類の露頭写真及び薄片写真
qtz：石英，ep：緑れん石，ttn：チタン石，grt：ざくろ石，amp：バロア閃石ないしホルンブレンド，mica：フェンジャ
イトないしパラゴナイト，ab：アルバイト，ky：藍晶石，rt：ルチル．（a）珪質片麻岩（Eqg）の薄片写真（[GSJ R 
101765]；第 3. 28 図 b参照）．オープンニコル．（b）（a）のクロスニコル．（c）五良津西部岩体内の角閃石含有砂泥質片
麻岩の薄片写真（[GSJ R 101766]；第 3. 28 図 c参照）.オープンニコル．（d）権現岩体のエクロジャイト様砂泥質片麻岩
の露頭写真（写真下方；権現山の南西約 250 m）．写真上方の優白質部は部分溶融によって生じたことが示唆されている（岡
本ほか 2009）．（e）権現岩体のエクロジャイト様砂泥質片麻岩の薄片写真（[GSJ R 101767]；第 3. 28 図 d参照）.（f）大
理石（Emb）の露頭写真．西方やや下を向いて撮影（柾木滝の南南東約 350 m）．ざくろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）と互
層する．Mb：大理石．
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第 3. 38図　五良津西部岩体中央部の地質概略図と地質構造
（a）地質概略図．地形図は国土地理院発行の 2万 5千分の 1「弟地」を使用．岩相境界面は図学的に導出した．破線で示
した大理石分布域の仮延長はAが褶曲（d）の存在を仮定しない場合，またBは褶曲の存在を仮定した場合である．Edh：ディ
オプサイドホルンブレンド岩，Epg：砂泥質片麻岩，Eps：別子エクロジャイト相ユニットの泥質片岩，SUm：白滝ユニッ
ト上部の苦鉄質片岩．（b）大理石分布域と周辺における DE2 褶曲軸の方位をプロットした等面積ステレオ投影図（下半球
投影）．等高線間隔は 2σ，また等高線の作成には Stereonet6.3 を用いた（cも同様）．（c）（b）と同様に DE2 褶曲軸面，及
び DE2 片理（SE2）の極をプロットした図．（d）断面図．断面線は（a）に示した．

ことと調和的である．露頭では泥質及び苦鉄質の堆積岩
互層に由来すると思われる，石英に富む淡緑色部と石英
に乏しい濃緑色部による縞状構造が発達する（第 3. 28
図 d，e，第 3. 37 図 d）．また，こういった規則的な層
構造を切るようにやや不規則に発達する優白質部がしば
しば観察される．こういった優白質部は変成作用時の部
分溶融によって生じたことが示唆されている（岡本ほか
2009）．また比較的規則的な層構造を持つ部分ではこれ
とほぼ平行な弱い片理が発達する．
以 下， 榎 並（1996）， 釘 宮・ 高 須（2002） 及 び

Miyamoto et al.（2007）も参考にして構成鉱物と微細組
織を記述する．エクロジャイト様砂泥質片麻岩（第 3. 28
図 d，e）はしばしば藍晶石を含み（第 3. 37 図 e），エ
クロジャイト相変成時の変成度は第 2. 3 図の藍晶石エ
クロジャイト亜相に達している．主要構成鉱物は石英，
ざくろ石，オンファス輝石，パラゴナイト，フェンジャ
イト，緑れん石，ホルンブレンドないしバロア閃石であ

り（第 3. 37 図 e），副成分鉱物としてルチル，アパタイ
トを伴う．その他に少量の藍晶石，チタン石，アルバイ
ト，藍閃石，黒雲母を伴うことがある．チタン石はルチ
ルを，またパラゴナイトは主に藍晶石を置換する産状を
示す．また藍閃石はざくろ石中の包有物として産する．
オンファス輝石は多くの場合，その周囲を自身の分解組
織であるシンプレクタイト（アルバイトとバロア閃石な
いしホルンブレンドの連晶）に取り囲まれており，エク
ロジャイト相変成の後に緑れん石角閃岩亜相における主
変成のオーバープリントを被ったことがわかる．またア
ルバイトは最大径 1 mmの斑状変晶状に産することもあ
り，この場合，石英，ホルンブレンド，緑れん石，ルチ
ルなどを包有する．露頭での淡緑色層では石英に富む部
分が層状に産するが（第 3. 37 図 e），露頭での濃緑色層
は石英に乏しく，石英はプール状の集合体として散在す
る．またエクロジャイト様砂泥質片麻岩中には苦鉄質砕
屑岩片に由来すると思われる暗黒色の丸みを帯びた粗粒
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第 3. 39図　新居浜図幅内の超苦鉄質岩の分布．
かんらん岩及び蛇紋岩の比較的規模の大きい岩体
の分布を黒色で示す．椚座（1984）に本報告の修
正を加えて描いた．代表的な岩体，及び文中で引
用した河川と沢の名称を付記する．泥質片岩に基
づく変成分帯（第 3. 5 図）を灰色から白色の 4階
調で塗り分け，五良津岩体，東平岩体について分
布境界を濃い灰色破線で示す．

部分が認められ（第 3. 28 図 e），この部分はほとんどざ
くろ石，オンファス輝石，フェンジャイト及びルチルか
らなり，石英，緑れん石，藍晶石を含まない．

3. 5. 8　大理石（Emb）
地質図に表現可能なものの分布は五良津西部岩体内
に限られる．その他に五良津東部岩体の内部や外縁部
（Wada et al.，1984；Ota et al.，2004），東平岩体の南西
端部（Wada et al.，1984；Miyagi and Takasu，2005） な
どに露頭規模以内の小規模な分布が認められる．これら
の大理石の起源としては石灰質堆積岩及び貫入岩脈とい
う 2通りが考えられる．様々な形態で周囲の岩石の片理
面や層状構造を切り，明らかに貫入岩脈とみなせるもの
もある一方，多くの大理石は層状に産し，起源の認定を
困難にしている（坂野ほか，1976 など）．
五良津西部岩体の大理石の巨視的DE2 褶曲　五良津西部
岩体に分布する大理石には白色，オレンジ色，ピンク色
といった色調の違いによる縞状構造が発達し，珪質片麻
岩（Eqg）や層状ないしレンズ状のざくろ石含有苦鉄質
片麻岩（Emg）とは数 mm程度以上の様々な規模で互層
する（第 3. 37 図 f；Endo，2010 など）．これらの層構
造は堆積構造に由来するものと推定されるため，大理石
は堆積岩起源と推測される．また五良津西部岩体中央部
に分布する大理石（第 3. 38 図 a）が少なくとも層厚 20  
m以上に及び，1 kmもの規模に渡って延長することが
釘宮・高須（2002）によって報告されたことで，岩脈起
源はほぼ完全に否定された．つまり，五良津西部岩体中
央部の大理石は明らかに堆積岩起源とみなせる．海山や
海台など，海洋底における地形の高まりに堆積したもの
だろう（釘宮・高須，2002；Ota et al.，2004 など）．こ
の大理石の分布は第 3. 38 図 aに示した．概ね分布域の
東端（珪質片麻岩を伴う）を上面，西端を下面とした層
をなし，ほぼ全域に渡って岩相境界面は 35 度程度の北
傾斜に揃っている．ところが，これらの岩相境界面を図
学的に更に南方に延長した場合，大理石は赤石山系の稜
線を越えて南斜面にまで分布するはずだが（第 3. 38 図
aの仮延長 A），この仮延長 Aの部分には大理石が産出
しないことが本報告の調査によって確認された．
一方，五良津西部岩体中央部の大理石分布域とその周
辺の露頭ではタイトないし等斜状の DE2 褶曲（例えば第
3. 34 図 d ； Endo et al.，2012）が頻繁に観察される（第
3. 38 図 a）．また，これらの褶曲の褶曲軸は概ね北東
–南西方向に揃っており（第 3. 38 図 a，b），褶曲軸面
ないし軸面にほぼ平行な片理面（第 3. 34 図 d）は概ね
30–40 度程度の北傾斜を示す（第 3. 38 図 a，c）．こういっ
た形態や方位の枠組みを持った巨視的なアンチフォーム
を想定すれば，仮延長 A（第 3. 38 図 a）に大理石が存
在しないことを説明できることから，本報告では赤石山
系の稜線付近に半波長数 100 m規模の DE2 アンチフォー

ムが存在するものと解釈する（第 3. 38 図 d）．北端部の
1箇所のみの記載だが，露頭規模の DE2 褶曲が南東フェ
ルゲンツを示していることは（第 3. 38 図 a），第 3. 38
図 dのように巨視的褶曲が下方に向かって閉じ込むこと
と調和的である．
一方，この褶曲構造を踏まえると，第 3. 38 図 aに示
した仮延長 Bに大理石が分布することが予測されるが，
本報告の調査によれば，この部分にも大理石は分布しな
い．大理石の層厚は概ね北西に向かって減じる傾向があ
るため（第 3. 38 図 d），北部では大理石層が北西に向かっ
て徐々に消滅しているという解釈も成り立つ．しかし，
分布域南端部では赤石山系の北西斜面において大理石の
層厚は 100 m規模に達しており，この層が西に向かって
急激に消滅するとは考えにくい．すなわち，DE2 よりも
前の段階，DE1 期の褶曲による閉じ込み，もしくはなん
らかの断層（構造境界）の存在を仮定する必要があるら
しい．ただし，本報告の調査では古い褶曲や断層を想定
する明確な根拠は得られなかった．

Ota et al.（2004），Yamamoto et al.（2004），及び Terabayashi 
et al.（2005）は五良津西部岩体中央部の大理石の上面に
構造境界を想定し，東方へ五良津東部岩体内部の小規模
な大理石分布域に延長した．すなわち，この構造境界は
第3. 38図 aの仮延長Aの上面にほぼ相当する．しかし，
この境界が正しければ仮延長 A（第 3. 38 図 a）には大
理石が分布すべきであるため，この構造境界の設定位置
は妥当とは言えない．五良津西部岩体内に構造境界が認
識できるとすれば，その位置は大理石分布域の西側だろ
う．しかも，想定すべき構造境界は大理石の層状分布を
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第 3. 2 表　超苦鉄質岩類の主要元素全岩化学組成
すべて重量％表示．*：全鉄 2価として計算，LOI：強熱減量，–：測定なし，tr：微量，n.d.：検出限界以下．E70：Ernst et 
al.（1970），Y77：吉田ほか（1977），On78：大貫ほか（1978），S06：Senda et al.（2006），H10：Hattori et al.（2010）．
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断ち切るものであり，彼らが想定したような岩相境界に
平行なものではない．また，そもそも彼らが想定するよ
うなデュープレックス構造が形成するのは主に沈み込み
から付加までの時期であろうから，その後の上昇期に起
こったDE2変形（第3. 9図 c）の影響を取り除かなければ，
より古い構造は吟味できない．つまり，仮に大理石など
の変堆積岩上面に構造境界を想定するという考え方が正
しかったとしても，その境界は一般に後の変形によって
複雑に褶曲している可能性が高く（第 3. 38 図 d），少な
くとも彼らが想定したような単純な形では認識できな
い．
産状と岩石記載　五良津西部岩体に産するものは主に等
粒状組織を示す方解石（最大径 4 mm）からなるが，珪
質片麻岩やざくろ石含有苦鉄質片麻岩との互層を反映
し，その他に少量の白雲母類鉱物，緑れん石，石英，ア
ルバイト，ディオプサイド，ホルンブレンド，チタン
石を伴う（釘宮・高須，2002）．またピンク色の大理石
は微量のMnを含むことが報告されている（坂野ほか，
1976）．五良津東部岩体や東平岩体に産するものは厚さ
1 m以内の層状ないしレンズ状に産するもの（Wada et 
al.，1984；Miyagi and Takasu，2005；遅沢ほか 2006）及
び様々な形態で周囲の岩石の片理面や層状構造を切るも
のの両者が存在する．層状ないしレンズ状に産するもの
は岩片状ないしレンズ状のざくろ石含有苦鉄質片麻岩を
含むことがある（Wada et al.，1984；岡本ほか，2009）．
これらの大理石は主に方解石からなり，他にディオプサ
イド，ホルンブレンド，緑れん石を含む．また少量の緑
泥石，白雲母類鉱物，アルバイト，石英，チタン石を伴う．
起源に関する議論　前述の通り，西部五良津岩体中央部
に産する大理石は堆積岩起源とみなせる．一方， Wada et 
al.（1984）は五良津東部岩体の大理石 2試料について炭
素同位体比を検討し，1つは堆積岩起源，もう 1つは堆
積岩起源でないことを示唆した．Ota et al.（2004）など
が五良津西部岩体の大理石の延長とみなしたものの産出
位置の１つは，堆積岩起源ではないとされた大理石の位
置とほぼ一致している．またWada et al.（1984）は東平
岩体の南西端部に産する層状大理石についても炭素同位
体比に基づき，堆積岩起源を示唆している．

3. 6　超苦鉄質岩類

3. 6. 1　概要と研究史
「新居浜」地域には，超苦鉄質岩を主体とする地質体
が点在している．小規模なものは径 30 cmほどの小岩塊
から，最大で 5 km× 1.5 kmの露出を有する岩体まで，
各露出のサイズは幅広い．超苦鉄質岩が三波川変成コン
プレックスに占める体積の比率は微少であるが，広域的
に分布しており，本地域の三波川変成コンプレックスを
特徴づける構成要素の一つである．三波川変成コンプ

レックスを沈み込み帯深部の地質体として見ると，超苦
鉄質岩体は様々な過程を経てスラブ物質に取り込まれた
マントルの欠片と見ることができる．これらの超苦鉄質
岩はマントルウェッジを構成する岩石や，沈み込み境界
付近でのマントル物質とスラブ物質の相互作用と力学的
挙動を理解する上で重要な情報を提供する．特に本地域
の超苦鉄質岩で報告された，含水条件に特有のかんらん
石結晶軸選択配向パターン（Yoshino，1961；Mizukami 
et al，2004；Tasaka et al.，2008；Muramoto et al.，2011）
やアンチゴライト蛇紋岩の作る異方的な構造（Yoshino，
1961；Mizukami and Wallis，2005；Nishii et al.，2011；
Wallis et al.，2011）は，いずれも世界的に見て稀少な産
例の一つである．
超苦鉄質岩類は一般に加水反応によって蛇紋岩化す
る．本地域の超苦鉄質岩類もさまざまな程度に加水，蛇
紋岩化しており，小規模な岩体ほどその程度は強い．ま
た特に泥質片岩との境界部では交代作用による変質も進
行しており，トレモラ閃石，滑石，緑泥石などからなる
反応帯が形成されている．数メートル程度の小規模なブ
ロックは完全に変質して緑色のトレモラ閃石岩（アクチ
ノ閃石鞘状岩塊とも呼ばれる）となっていることが多い．
分布　本地域における超苦鉄質岩類（Hd，Ed，Es，
SUs，SMs）の分布を第 3. 39 図に示した．比較的規模
の大きな岩体の分布は本地域三波川帯の中央部に集中し
ており，分布の南限・東限は銅山川近傍にあり，北限は
関川河又から国領川奥ノ平付近を結んだあたりにある．
この分布域は，小島ほか（1956b）による地層区分の，
大生院層と三縄層上部に対比される．本報告のユニット
区分においては東赤石ユニットの全域が超苦鉄質岩類か
らなるほか，別子エクロジャイト相ユニット，白滝ユニッ
ト上部・中部にも小規模な超苦鉄質岩類が分布する．ま
た主変成の変成分帯（第 3. 5 図）と対比すると，超苦
鉄質岩体はオリゴクレース黒雲母帯，アルバイト黒雲母
帯，ざくろ石帯といった高変成度部に分布しており，高
変成度部に向かって分布の面積，頻度が高くなる傾向が
みられる．本地域最大規模の超苦鉄質岩体である東赤石
岩体（第 3. 39 図）は，最高変成度に相当するオリゴク
レース黒雲母帯とアルバイト黒雲母帯の領域にまたがっ
て分布する．
原岩　強度に変質した一部の岩石を除き，残存する無水
鉱物やその仮像の観察から超苦鉄質岩類の原岩を推定す
ることができる．原岩として最も多い岩石種はダナイト
であり，ウェールライト，かんらん石単斜輝石岩を伴っ
て層状構造をなす．岩体によって，これらの超苦鉄質岩
が変斑れい岩と層状岩体をなす場合（肉

にく

淵
ぶち

岩体，藤原岩
体）や，ざくろ石単斜輝岩やざくろ石かんらん岩を伴う
場合（東赤石岩体）がある．斜方輝石を含む超苦鉄質岩
はごくまれで，赤石山系の稜線沿いの権現越に産するか
んらん岩とざくろ石パイロキシナイト（Mori and Banno，
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温度

圧
力

第 3. 40図　超苦鉄質岩の鉱物共生と圧力・温度（P–T）条件の関係
鉱物名の略号は以下の通り．Fo＝フォルステライト（かんらん石），Di＝ディオプサイド（単斜輝石），En＝エンスタタ
イト（斜方輝石），Tr＝トレモラ閃石，Ath＝直閃石，Tlc＝滑石，Atg＝アンチゴライト，Liz＝リザダイト，Per＝ペリクレー
ス，Brc＝ブルース石，Chu＝クリノヒューマイト，Qtz＝石英．（a）CaO–MgO–SiO2–H2O（CMSH）系の反応曲線を描い
た P–Tダイアグラム．反応曲線は Ulmer and Trommsdorff （1999），Bromiley and Pawley （2003），Evans （2004）を参照した．
椚座（1984）による I帯，II帯，III帯に対応する P–T領域を示した．また白滝ユニットの変成条件を灰色の領域で記した（第
2. 3 図参照）．（b）I帯，II帯，III帯（椚座，1984）の CMSH系における鉱物共生．灰色の領域は新居浜地域の超苦鉄質
岩の組成領域を示す（但し地由山岩体のハルツバージャイトは除く）．全岩組成に応じて鉱物共生が変化することに注意．
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第 3. 41図　新居浜地域における蛇紋岩類の鉱物共生の分布
鉱物名の略号は第 3. 40 図と同様．榎並（1980），椚座（1984）に本報告の調査結果を加えて作成した．トレモラ閃石と
かんらん石の共生はオリゴクレース黒雲母帯にのみ見られる．ざくろ石帯の超苦鉄質岩体にはアンチゴライトとブルース
石の共生が確認されている．東赤石岩体には北西部でトレモラ閃石とかんらん石の共生が見られるが，南東では単斜輝石
＋かんらん石＋アンチゴライトである（Mizukami and Wallis， 2005）（第 3. 7 図参照）．

1973；Enami et al.，2004）と地由山に露出するハルツ
バージャイト，斜方輝石岩（椚座，1984；Enami et al.，
2004），肉淵谷に産する輝石岩類（Yokoyama，1980）の
報告がある．新居浜地域の超苦鉄質岩の全岩化学組成の
代表的な値を第 3. 2 表に示す．
原岩の起源・成因　本地域に産する，ダナイトの卓越す
る層状岩体の成因については，1970 年代から 1980 年代
にかけて特に大型の岩体について検討され，各々マグ
マからの集積岩であるとの考えが提示された（Mori and 
Banno，1973；Yokoyama，1980；大貫ほか，1978；榎並，
1980；椚座，1984；Kunugiza et al.，1986）．これらの結
晶集積作用モデルでは，超苦鉄質岩体の無水鉱物はマグ
マから晶出したものと考え，マグマの分化に伴う晶出鉱
物の変化によって各岩体の多様な岩相が形成されたと説
明している．そして本地域の多様性，すなわち，ざくろ
石単斜輝石岩を伴う東赤石岩体と，変斑れい岩やスピネ
ル輝石岩を伴う肉淵岩体（第 3. 39 図），変斑れい岩と
ダナイト–ウェールライトかんらん岩が層状構造をなす
藤原岩体（第 3. 39 図）の違いは，起源となるマグマの
組成と貫入深度の違いによると解釈されている（例え
ば Kunugiza et al.，1986）．これに対して，最近，東赤石
岩体の全岩微量元素組成と鉱物化学組成のデータに基づ
き，ダナイトをマントルウェッジの溶け残り岩と考え，

単斜輝石に富む岩石を島弧マグマからの集積岩とする複
合岩体モデルが提案されている（Hattori et al.，2010）．
三波川変成コンプレックスのような変成帯に産する超苦
鉄質岩は，変成作用に伴う相変化や組織変化，鉱物化学
組成の変化を多かれ少なかれ被っており，起源に関する
議論を困難にしている．火成作用時の情報をどの程度残
しているかについては，今後注意深く検討されるべきと
ころであろう．
変成分帯・変成履歴　本地域の超苦鉄質岩の変成履歴は，
（1）泥質岩中の鉱物共生の広域的な変化（東野，1990
など）を生じた最終的な変成作用（主変成．第 3. 3. 2
節参照）と，（2）それより前の変成履歴に大別される
（Kunugiza et al.，1986）．Kunugiza（1980）と椚座（1984）
は本地域の超苦鉄質岩体のうち，（1）の変成作用のみ
を記録する岩体を Sタイプ（蛇紋岩タイプ）とし，（2）
の痕跡を残す岩体を Pタイプ（かんらん岩タイプ）と
分類している．例えば，主変成よりも前の履歴が確認さ
れる東赤石岩体や肉淵岩体は Pタイプ，確認されない
藤原岩体は Sタイプに分類される．
含水化した超苦鉄質岩（Pタイプの含水化部分と Sタ
イプ）の鉱物共生の種別には，泥質岩中の鉱物共生に基
づく変成分帯（東野，1990）との相関が認められる（椚
座，1984；第 3. 40 図，第 3. 41 図）．高温中軸部のオリ
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第 3. 42 図　東赤石岩体（西側）の岩相分布 c
ダナイトを主体とし，単斜輝石に富む超苦鉄質岩（ウェールライトとかんらん石単斜輝石岩），ざくろ石含有超苦鉄質岩
を層状もしくはレンズ状に挟む．周縁部のアンティゴライト片岩の発達が顕著な領域を別の凡例で示したが，内部にレン
ズ状もしくは層状のダナイトを挟む．Yoshino (1961，1964)，Hattori et al. (2010)の地質図を参照し，本報告の修正を加え
て作図した．

第 3. 43図　東赤石岩体における変形構造の分布と断面図
Mizukami and Wallis （2005）を改訂．（a）変形構造の分布図は野外での面構造の方位及び採取試料の微細構造の顕微鏡観
察に基づいて作成した．微細構造の観察地点と推定分布域を示した．D2Aと D2Bの変形構造を一括して D2 としてプロット
している．（b）（a）図の A–A’断面に対して近傍の片理の方位を投影して作成した．片理の空中への推定延長を破線で記
した．岩相及び変形構造の表記は（a）に同じ．

0 500 mN
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ゴクレース黒雲母帯に位置する東平，一ノ森，地由山の
超苦鉄質岩には，かんらん石＋アンチゴライト＋トレモ
ラ閃石の共生が見られ（III帯， 椚座， 1984；以下同様），
その外側のアルバイト黒雲母帯には，かんらん石＋アン
チゴライト＋単斜輝石の組み合わせが卓越する（II帯）．
更に外側のざくろ石帯には，アンチゴライト＋ブルース
石＋単斜輝石もしくはアンチゴライト＋トレモラ閃石
の共生が卓越するが（I帯），一部の大規模な岩体には II
帯に相当するかんらん石を含む鉱物共生も見られる．本
報告の調査では確認できなかったが，最高変成度の地点
に相当する雲ヶ原岩体（第 3. 1 図）から直閃石の報告
がある（堀越， 1937）．

Pタイプの超苦鉄質岩体については，上記の広域変成
作用以前の温度圧力履歴についても岩石学的な検討がな
されている（Mori and Banno，1973；Yokoyama，1980；
椚座，1984；Enami et al.，2004）．東赤石岩体ではざ
くろ石と斜方輝石を含む岩石から 700〜810℃，29〜38 
kbarという超高圧変成作用（石英–コース石転移線より
高圧側．第 2. 3 図参照）に相当する変成条件が得られ
ている．またその後の緑れん石角閃岩亜相での主変成
作用に対応するものとして 500〜600℃，7〜15 kbarの平
衡温度圧力条件が見積もられている（Mori and Banno，
1973；Enami et al.，2004）．一方，五良津東部岩体（第
3. 1 図）のざくろ石含有変斑れい岩（Egb）に伴う肉淵
超苦鉄質岩体では，グラニュライト相変成作用を示唆す
るスピネル＋単斜輝石＋斜方輝石＋斜長石の鉱物共生に
対して 750℃，5〜10 kbarの見積り結果が得られており
（Yokoyama，1980），東赤石岩体のような超高圧条件の
痕跡は見つかっていない．
こういった変成履歴及び周囲の岩相との関係等の観点
から，本地域の超苦鉄質岩は，大きく３つのグループに
区分される．
（1）　東赤石岩体に代表される，かんらん石を多量に
含むもので，一部に超高圧条件を示すざくろ石を含む鉱
物共生が残存する．
（2）　肉淵岩体に代表される，五良津変斑れい岩体に
内包される層状岩体で，緑色スピネルを含むグラニュラ
イト変成作用（単斜輝石＋斜方輝石の共生によって特徴
付けられる）の痕跡を残す．
（3）　累進変成作用に伴う著しい蛇紋岩化作用を被っ
ており，多くは泥質片岩や苦鉄質片岩に整合的に挟まる
板状からレンズ状の小規模の岩体をなす．最大の藤原岩
体は 400 m× 200 mの規模を有する．
（1）と（2）は椚座（1984）の Pタイプ，（3）は Sタ
イプに分類される．以下の記述では（1），（2），（3）のグルー
プを分けて扱い，それぞれの代表的な例として東赤石岩
体，肉淵岩体，藤原岩体に焦点を当てて紹介する．これ
らの岩体は本報告のユニット区分ではそれぞれ東赤石ユ
ニット，別子エクロジャイト相ユニット及び白滝ユニッ

ト上部に含まれる．小規模な超苦鉄質岩体の名称は椚座
（1984）を参照されたい．

3. 6. 2　東赤石岩体（かんらん岩，輝石岩及び蛇紋岩
（Hd））
3. 6. 2. 1　概要
分布　赤石山系の最高峰をなす東赤石山（標高：1706  
m）を中心に分布する超苦鉄質岩を東赤石超苦鉄質岩
体（以下，東赤石岩体）と呼ぶ（第 3. 39 図）．西は前
赤石山から東は肉淵谷の西斜面までの長さ約 5 kmの東
西に伸長した分布を示す．岩体の西部では東赤石山の
北斜面に三角に突き出した分布の形状を示し，関川の
支流である尻無川から権現越に至る谷を北東限とする．
南北の最大幅は約 1.5 kmである．この分布の全容は堀
越（1937）によって明らかにされ，Yoshino（1961）や
Hattori et al.（2010）によって詳細な岩相分布が示され
ている（第 3. 42 図）．北東に分布する五良津西部岩体
の下位，また別子エクロジャイト相ユニットの泥質片岩
–苦鉄質片岩（Eps， Ems）の上位に位置する板状もしく
はレンズ状の岩体で，厚さは最大で 400 mと推定される
（Yoshino，1961；Yamamoto et al.，2004；Mizukami and 
Wallis，2005）．物住頭から東赤石山南麓へ続く東西方向
の転倒向斜軸を持つ褶曲により折りたたまれており，向
斜軸の北側では，面構造が北西から北へ 30〜60°傾斜し，
南側ではほぼ鉛直から南に傾斜する立った面構造が卓越
する（第 3. 43 図 b）．
東赤石岩体の西方に位置する上兜かんらん岩，雲が原
岩体及び西赤石岩体（第 3. 1 図）の構成岩は東赤石岩
体の岩石と酷似しており（堀越，1937），広域的な地質
構造においても同水準にあるため，板状の東赤石岩体の
西方延長とみなすことができる．また，南東に位置する
芋野岩体（第 3. 39 図）は，ダナイトを原岩とし，一部
にアンチゴライト片理が発達する Pタイプの超苦鉄質
岩体である（椚座，1984）．ざくろ石を含む岩石は見出
されていないものの，変形構造，鉱物化学組成は東赤石
岩体のものとよく似ている（Tasaka et al.， 2008: 後述）．
本報告ではこれら 5つの岩体を合わせて東赤石ユニット
とした．
構成岩相　東赤石岩体を構成する岩石は，主にかんらん
岩及び輝石岩（パイロキシナイト）を原岩としている（堀
越，1937； 番 場，1953；Mori and Banno，1973；Enami 
et al.，2004）．岩型としてはダナイト（第 3. 28 図 v）が
卓越し，ウェールライト，かんらん石単斜輝石岩（第 3. 28
図 u）へと単斜輝石のモードが連続的に増加する．レン
ズ状や層状に産するざくろ石を含む超苦鉄質岩には，ざ
くろ石単斜輝石岩からざくろ石岩，ざくろ石ウェブステ
ライトやウェールライトがある．これらのかんらん岩と
輝石岩は，それぞれが様々な程度に蛇紋岩化作用，角閃
石片麻岩化作用を被っている．これらの超苦鉄質岩の代
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表的な全岩化学組成はを第 3. 2 表 a–hに示した．
周囲の岩石との関係　東赤石岩体内の構造的下部に分布
するアンチゴライト片岩（第 3. 28 図 w）と，更にその
下位の泥質片岩や苦鉄質片岩の片理は境界各所において
ほぼ平行で，両者の関係は見かけ上整合的である．ただ
し，床鍋谷や古杣谷上流など，一部に東西走向の垂直の
断層で接する場合がある．泥質片岩との境界のごく近傍
にはトレモラ閃石を多量に含む変質岩が見られることが
ある．この境界付近から最大 20 mほどの領域は著しい
蛇紋岩化作用を被っており，アンチゴライト片岩，すな
わち片状蛇紋岩が塊状の蛇紋岩へと変化している．
一方，北東部に位置する五良津岩体との境界は，権現
谷において観察できる．北北東に約 60°傾斜する境界の
下位，東赤石岩体側にはアンチゴライト片岩が発達し，
五良津岩体には片状の緑れん石角閃石片麻岩が発達する
（番場， 1953）．これらの変形岩の厚さはそれぞれ 5 m以
下であり，両者の面構造はほぼ平行で西北西–東南東方
向の鉱物線構造が発達する．本報告の調査で確認した限
り，境界のアンチゴライト片岩は単斜輝石のポーフィロ
クラストを多数含み，ウェールライトを原岩とするもの
である．五良津岩体と東赤石岩体が隣接した後に緑れん
石角閃岩亜相の条件で活動した剪断帯であると推定され
るが，規模が小さいことから変位は比較的小さいと思わ
れる．

3. 6. 2. 2　起源及び変成履歴
東赤石岩体の起源について，深部から三波川変成コ
ンプレックスへ固体貫入したマントル物質とする考え
は古くから提示されており（堀越，1937；番場，1953；
Yoshino，1961；Yoshino，1964；坂野，1968），近年の
研究によってもこの大局的な考え方に変更はない．堀越
（1937）は東赤石岩体の固体貫入に伴う周囲の変成岩へ
の熱的影響を考えたが，岩石学的証拠は認められず，後
の研究者は十分に冷却したのちにテクトニックに併入し
たと論じている．
原岩の成因に関する研究　かんらん石とクロム鉄鉱の鉱
物化学組成の変化に基づいて，結晶集積作用によるか
んらん石–輝石層状構造の形成が，岩石の成因として提
案された（Mori，1972MS；Kunugiza，1980；Kunugiza，
1981）．同様に，ざくろ石を含む超苦鉄質岩（第 3. 28
図 u）とダナイト（第 3. 28 図 v）も集積岩とされる（Mori 
and Banno，1973；山口・大島，1977；Kunugiza et al.，
1986）．その根拠として，ざくろ石単斜輝石岩の全岩化
学組成がかんらん石斑れい岩とは一致せず，ざくろ石と
単斜輝石の鉱物組み合わせでしか説明できないと指摘が
ある．Kunugiza et al.（1986）は，Kushiro and Yoder（1974）
の相平衡図に基づき，圧力 20 kbar 以上の条件で玄武岩
質のマグマが結晶化すれば，かんらん石とクロム鉄鉱に
続いてざくろ石と単斜輝石を晶出する集積岩が形成され

ると論じている．そして，高温高圧条件でマグマから形
成された超苦鉄質岩が，上昇冷却後に三波川変成コンプ
レックスの地殻起源の変成岩と一体化した，と結論付け
ている．
これに対して Enami et al.（2004）は，含ざくろ石超
苦鉄質岩中のざくろ石，斜方輝石に角閃石の包有物を見
出し，東赤石岩体は含水化の後に累進変成作用を経て上
記の鉱物共生に到ったと提案した．また，そのテクト
ニックな要因として，（1）マントルウェッジかんらん岩
の引きずり下降流と（2）含水化した海洋リソスフェア
の沈み込みの２つの可能性を挙げている．最近，Hattori 
et al.（2010）は東赤石岩体において最初の地球化学的
データを提示し，起源に関する新たな視点を提供してい
る．Hattori et al.（2010）は全岩の微量元素組成，主に
白金族元素の濃集度からダナイトは枯渇した溶け残り岩
とし，その他の単斜輝石を含む岩石は島弧マグマからの
集積岩とした．そして，これらの複合岩体は島弧下の最
上部マントルで形成し，スラブへと向かうマントル流に
のって沈み込み境界へと移動してきたマントルウェッジ
の断片と考えた． Tasaka et al.（2008）は芋野岩体のダ
ナイトの起源について，東赤石岩体のダナイトと同様に，
高枯渇度マントルとの関連性を指摘している．Sumino 
et al. （2010）は，東赤石岩体のかんらん石に含まれる微
細包有物の希ガス及びハロゲン元素の同位体組成の分析
から，海水由来の間隙水が海洋プレートの沈み込みに
よって深部に持ち込まれ，マントルウェッジへと浸透す
るメカニズムが存在することを示した．
変成履歴に関する研究　東赤石岩体の超苦鉄質岩は，上
述のように火成岩としての化学的特徴を有するものの，
特徴的に見られる微細組織は，グラノブラスティック，
ポーフィロクラスティック，もしくはポーフィロブラス
ティックであり，火成岩組織は残存しない．かんらん岩
と輝石岩のいずれの岩相からも，岩石形成後に複数段階
の著しい再結晶作用を経験したことが読み取れる．中で
も最も古い変成作用の情報を保持しているのが，ざくろ
石を含む超苦鉄質岩である．坂野 （1968）は，ざくろ石
輝石岩を用いて初めて変成条件の推定を行ない，ざくろ
石と単斜輝石の間の Fe–Mg分配係数から角閃岩相の低
温部で平衡に達したと推定した．Mori and Banno（1973）
は東赤石岩体の幅広い岩相を用い，ざくろ石，単斜輝
石，斜方輝石のリムの化学組成について地質温度圧力計
の適用を含む先駆的な解析を行ない，平衡温度圧力条件
を 500〜600℃，7〜13 kbarと見積もった．これらの無水
鉱物の化学平衡は緑れん石角閃岩相の広域変成作用にお
いて含水鉱物が形成される前に達せられたと考えた．こ
の条件において単斜輝石中にざくろ石やスピネルの離溶
組織が形成されている（Yokoyama，1975）．
その後 Enami et al.（2004）は，ざくろ石を含む超苦
鉄質岩の鉱物化学組成を詳細に解析し，Mori and Banno
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第 3. 44図　東赤石岩体の変形段階の説明と周囲との対比
東赤石岩体の各変形段階を特徴づける微細構造と，より古い構造を置き換える上書きのメカニズムを記す．東赤石岩体の
変形構造についてはMizukami and Wallis（2005）に，白滝ユニットの変形段階はWallis（1990，1998），別子エクロジャイ
ト相ユニットは Aoya and Wallis（1999）にそれぞれ基づいている．本報告による別子エクロジャイト相ユニットの変形段
階の名称変更に従っている．

第 3. 45図　東赤石岩体の変形段階 –露頭写真
（a）D2Aの変形構造が発達するダナイト．粗粒の D1 微細構造がレンズ状に残る（濃色部）．弱い S2 面構造が両矢印線のよ
うに発達する．露頭表面の凹凸は粒状のかんらん石ポーフィロクラストの有無による．旧赤石オリビン採石所北の沢（標
高約 1，100 m）．レンズカバーは直径約 5 cm．（b）D3 のアンチゴライト片岩．ややかんらん石に富む塊状の層と，片理の
発達するアンチゴライトに富む層が互層する．八巻山西方の鞍部付近．ハンマーの長さは約 40 cm．（c） S2Bをタイトに折
り曲げる F3 褶曲を示すアンチゴライト片岩．赤石山系の稜線沿い，八巻山の東方約 100 m地点．ハンマーのグリップの
長さは約 20 cm．
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（1973）後に整備された様々な地質温度圧力計を用いて
変成履歴を再検討した．彼らは，ざくろ石と共存する輝
石の Al含有量がコアからリムへと減少，増加する組成
変化から，700〜810℃，29〜38 kbarという超高圧条件
への等温昇圧と 600〜700℃，約 20 kbarへの減圧の変成
履歴を導いた．30 kbarを超えるピーク圧力条件は三波
川変成コンプレックスの岩石から見積もられる最高圧の
条件であり（第 2. 3 図），沈み込み境界付近の地下 100  
km以上の条件に相当する．ざくろ石かんらん岩中に
は，伸長したクロム鉄鉱とかんらん石，輝石を包有する
ざくろ石ポーフィロブラストが見られる（Mizukami and 
Wallis，2005）．この組織は，スピネルかんらん岩相で変
形を被った岩石が，ざくろ石かんらん岩相の温度圧力条
件へ移動したことを示し，上記の圧力上昇と整合的であ
る．
その後東赤石岩体は，オリゴクレース黒雲母帯及びア
ルバイト黒雲母帯に相当する更に低圧の三波川変成作
用（第 2. 3 図）を被っている．この条件において起こっ
た鉱物生成反応と化学組成変化は，部分的であるが岩体
全域で見ることができる．すなわち，ざくろ石単斜輝石
岩におけるホルンブレンドや緑れん石の形成，単斜輝石
を含むかんらん岩中のトレモラ閃石の形成（単斜輝石＋
アンチゴライト→かんらん石＋トレモラ閃石＋水）が起
こっている．トレモラ閃石と単斜輝石の鉱物共生の分布
は，オリゴクレース黒雲母帯の領域にのみ見られること
から，トレモラ閃石形成反応はオリゴクレース黒雲母帯
の温度・圧力条件においてのみ起こったと考えられる（第
3. 7 図；Mizukami and Wallis， 2005）．
脱蛇紋岩化作用　超苦鉄質岩の変成作用に伴う鉱物共生
の変化に関連して，脱蛇紋岩化作用に関する議論があ
る．Yoshino（1961）は，かんらん石とアンチゴライト
の結晶軸配向の平行性から，アンチゴライト蛇紋岩で
あった東赤石岩体が三波川変成コンプレックスへの固体
貫入と同時期に累進変成作用を被り，部分的にかんらん
岩へと変化したと考えた．このように蛇紋石の昇温脱水
分解により形成されたかんらん石は，蛇紋岩化で析出し
た磁鉄鉱を包有し，先行する蛇紋石の FeOと NiOに乏
しい組成を引き継ぐ．例えば三波川変成コンプレックス
において，高知県白髪山や紀伊半島龍門山の超苦鉄質岩
では，かんらん石化学組成に脱 NiO，脱 FeOの傾向が
認められる（Kunugiza，1980）．また東赤石岩体近傍の
地由山に分布する超苦鉄質岩（五良津西部岩体の内部に
位置する）には磁鉄鉱を含むかんらん石が見られる．し
かし，東赤石岩体のかんらん石中には流体起源の微細
な蛇紋石包有物に付随する磁鉄鉱の包有物は見られる
が（Mizukami et al.，2004），かんらん石に独立に包有さ
れるものはない．つまり，こういった磁鉄鉱は，H2Oに
富む流体包有物がホストのかんらん石と反応して蛇紋石
を形成した際の副生成物であり，もともと磁鉄鉱として

かんらん石に包有された初生包有物とはみなせない．ま
た，かんらん石には脱 NiOを示す組成変化は見られな
い（Kunugiza，1980）．したがって，現時点では東赤石
岩体の履歴において大規模な脱蛇紋岩化作用を考える必
要はないと思われる．

3. 6. 2. 3 変形構造と変形履歴
東赤石岩体に発達する地質構造には，岩相変化によ
る組成層構造の他に，かんらん石や蛇紋石などの鉱物
の定向配列による面構造と線構造，または褶曲構造と
いった変形構造がある．組成層構造は変形による面構
造（片理面）とほぼ平行となっている．鉱物の結晶方位
定向配列に関して Yoshino（1961，1964），吉野（1978），
Mizukami et al.（2004），Muramoto et al. （2011），かんら
ん石の転位構造について Toriumi（1978），また変形履歴
についてYoshino（1961，1964），Mizukami and Wallis（2005）
の研究がある．芋野超苦鉄質岩体のかんらん石のなす変
形構造については Tasaka et al.（2008）による詳細な解
析がある．

Mizukami and Wallis（2005）は東赤石岩体のダナイト
に見られる構造を，構成要素と前後関係から D1 から D4
までの 4つの変形段階に区分した（第3. 44図）．以下に，
各段階の微細構造と分布の特徴を古い順に述べる．各々
の岩体内の分布は第 3. 43 図に，露頭での産状を第 3. 45
図に，微細組織の顕微鏡写真は第 3. 46 図にそれぞれ示
した．また周囲の変成ユニットの変形段階との対応関係
を第 3. 44 図に示した．
D1 期　直径 1 mm程度の比較的粗粒のかんらん石によ
る等粒状組織が特徴で，かんらん石の定向配列による面
構造，伸長したクロム鉄鉱の配列による鉱物線構造が発
達する（第 3. 46 図 a）．これらの構造は，小規模なレン
ズ状の領域（最大厚さ 100 m）として残存し，最上位の
中央部を中心に岩体全域に分布する（第 3. 43 図）．
D2 期　直径 1 mm程度のかんらん石ポーフィロクラス
トと直径 0.1〜0.3 mm程度のかんらん石ネオブラストの
なすポーフィロクラスティック組織が特徴である（第
3. 46 図 b）．ネオブラストの形態定向配列及び伸長した
スピネルの配向性により，面構造と線構造が定義される．
D1 から D2 への構造変化は漸移的であり，ポーフィロク
ラストとネオブラストの量比が連続的に変化する．D2
構造の分布は，岩体の中央部から北東の五良津西部岩体
との境界付近にかけて連続的に分布し，構造的上位を占
めている（第 3. 43 図）．構造要素がスピネルとかんら
ん石のみの時期（D2A）（第 3. 46 図 b）とアンチゴライ
ト蛇紋石が伴う時期（D2B）（第 3. 46 図 c）の 2つの段
階に細分される（第 3. 44 図）．
D3 期　アンチゴライト蛇紋石と細粒かんらん石が強く
面状配列するアンチゴライト片岩の形成が特徴である
（第 3. 45 図 b，第 3. 46 図 d）．細粒のクロム鉄鉱及び磁
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第 3. 46図　東赤石岩体の変形段階–薄片写真
Sは面構造，添字は変形段階を表わす．Ol＝かんらん石，Spl＝クロム鉄鉱，Atg＝アンチゴライト．（a）D1 微細構造．
1 mm大の粗粒のかんらん石とクロム鉄鉱が形態定向配列を示す．（b）D2A微細構造．1 mm大のかんらん石ポーフィロク
ラスト（Ol–p）と 50〜300 µm大のかんらん石ネオブラスト（Ol–n）からなるポーフィロクラスティック組織が発達する．
かんらん石ネオブラストは伸長した形状を示し，面構造（S2）を規定する．かんらん石ポーフィロクラストには 10 µm以
下の含水鉱物の包有物が含まれる．一方ネオブラストは微細包有物に乏しく清澄である．（c）D2B微細構造．50〜200 µm
大のかんらん石とアンチゴライトの板状結晶が面状の形態定向配列を示す（S2）．（d）D3 微細構造．アンチゴライトの濃
集層とかんらん石の濃集層が交互に重なる層構造（S3）が発達する．（e）D3 微細構造．鉱物線構造に垂直な薄片．一段階
古い片理（S2）を曲げる褶曲の褶曲軸面に平行にアンチゴライトの配列が形成されている（S3）．（f）S3 を曲げる微細褶曲（F4）
の微細組織．D3 構造に含まれるかんらん石ポーフィロクラストには微細包有物が含まれない．
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(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Grt-Cpx.

Amph-Perid.

Grt-Px.

Amph-Perid.

第 3. 47図　東赤石岩体の諸岩相の露頭写真
（a）ダナイト源のアンチゴライト片岩に層状に挟まる単斜輝石岩．5 mm径の単斜輝石ポーフィロクラストを60％ほど含む．
クリノメーターの横幅は約 8 cm．（b） 粗粒ダナイト．厚さ数 mmのクロム鉄鉱濃集層を多数挟む．クロム鉄鉱層は対にな
るものが多い．クリノメーターの横幅は約 7 cm．（c）アンチゴライト片岩とかんらん岩（ダナイト）の 10 cmスケールの
互層．ハンマーヘッドの長さは18 cm．（d）粗粒ダナイトに発達するネットワーク状のリザダイト–ブルース石脈．ハンマー
の長さは約 40 cm． （e）かんらん岩とざくろ石含有輝石岩（Grt–Px）のなす層状構造．ざくろ石含有輝石岩層の厚さは数
mm〜数 cm．角閃石かんらん岩（Amph–Perid）中の角閃石の濃集層は比較的強く剪断を受け，表面の浸食の程度が大き
い．ハンマーの長さは50 cm．（f） 角閃石かんらん岩中に挟まるレンズ状のざくろ石単斜輝石岩（Grt–Cpx）．剪断によりブー
ダン化し，上盤左ずれ（北西ずれ）の剪断センスを示す．クリノメーターの長辺は約 8 cm．
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第 3. 48図　東赤石岩体のクロム鉄鉱含有超苦鉄質岩の標本写真
スケールの長さは 1cm．（a）ウェールライトの研磨標本．暗褐色の単斜輝石ポーフィロクラスト（Cpx–p）を含む．厚さ
2〜5 mmの単斜輝石濃集層（C）と厚さ約 1 cmのかんらん石濃集層が互層する．赤石山系の前赤石山南面にて採取した．
（b） ざくろ石ウェールライトの標本．厚さ数 mmから 1 cmのざくろ石単斜輝岩層（G）がかんらん岩に挟まる．ざくろ石
単斜輝石岩層では 5〜8 mm径の黒色の単斜輝石ポーフィロクラストの周囲を数 100 µm径の緑色単斜輝石とざくろ石が取
り囲んでいる．権現越北の露頭にて採取した．（c）ざくろ石ウェブステライト層（暗褐色部）を挟むざくろ石単斜輝石岩．
赤色のざくろ石は伸長した形状を示し，単斜輝石と共に面状に配列する（S–Grt）．権現越北のガレ場の転石．（d） ざくろ
石単斜輝石岩の研磨標本．暗緑色の角閃石–緑れん石の細脈（Amphvein）が形成されている．本坑南のざくろ石単斜輝石
層露頭より採取した．



− 85 −

1mm1mm

0.2mm0.2mm

0.5mm

Cpx-d Cpx-d

0.2mm
Cpx

Tr

Tr

Tr

Atg

Tr

Cpx-c Cpx-c

Atg

Ol

Atg

Liz+Brc

Spl

Liz+Brc

Ol

Mgt

(a) (b)

(c) (d)

(e) (f)

Cpx+
Ol+Atg

Cpx+
Ol+Atg

Atg

第 3. 49図　東赤石岩体のクロム鉄鉱含有超苦鉄質岩及び蛇紋岩の薄片写真
略号：Ol＝かんらん石， Cpx＝単斜輝石，Tr＝トレモラ閃石，Spl＝クロム鉄鉱，Mgt＝磁鉄鉱， Atg＝アンチゴライト，
Liz＝リザダイト，Brc＝ブルース石．（a）ウェールライト（オープンニコル）．（b）（a）に同じ（クロスニコル）．単斜輝石ポー
フィロクラストにはクロム鉄鉱の析出のために濁った粒子（Cpx–d）と清澄な粒子（Cpx–c）がある．清澄な単斜輝石に
は変形双晶が認められる．基質は，単斜輝石，かんらん石，アンチゴライト及び磁鉄鉱からなる．（c）トレモラ閃石を含
むウェールライト源のアンチゴライト片岩（クロスニコル）．単斜輝石ポーフィロクラストの周囲にトレモラ閃石の柱状
結晶が生じており，一部かんらん石を包有する．基質にはアンチゴライトが存在する．（d） トレモラ閃石を含むダナイト
源のアンチゴライト片岩（クロスニコル）．（e）粗粒のダナイトに発達するリザダイトブルース石脈．（f）細粒のダナイ
トに発達するリザダイトブルース石メッシュ組織．
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鉄鉱の集合体が伸長線構造をなし，クロム鉄鉱のプルア
パート構造をなす場合もある．かんらん石，単斜輝石，
クロム鉄鉱のポーフィロクラストの周囲に剪断による
非対称構造が観察される．面構造 S3 は，S2Bを曲げる褶
曲の軸面に平行にアンチゴライトが再配列もしくは成長
する形で発達している（第 3. 46 図 e）．D3 褶曲は円型
で等斜褶曲に近い．D2 構造との分布境界は明瞭ではな
いが，D3 構造は岩体の北西から南部の境界に沿って帯
状に分布し，岩体の最下位を占めている（第 3. 43 図）．
南側の境界に当たる八巻山から東赤石山にかけての稜線
付近では，D3 褶曲を伴う上書き構造を観察することが
できる（第 3. 45 図 c）．D3 は狭義別子エクロジャイト
相ユニットにおける DE2（第 3. 9 図 a；Aoya and Wallis 
（1999）の DAを改称．第 3. 2. 4 節参照）に対比される
変形段階である（第 3. 44 図）．
D4 期　上記の D3 構造の分布域には，アンチゴライト面
構造 S3 を曲げる波長数センチメートルの微褶曲が発達
する（第 3. 46 図 f）．新しい面構造の形成は見られず，
へき開を伴うのが一般的である．褶曲の翼の開きはオー
プンである．D4 は狭義別子エクロジャイト相ユニット
における DE3（Aoya and Wallis （1999）の DBを改称．第
3. 2. 4 節参照）に対比される変形段階である（第 3. 44
図）．また白滝ユニットにおいては主変形 Dsと対応す
る（第 3. 9 図 a，b）．
上述した D1 から D2Aの変形はかんらん石が安定な比

較的高温の条件で起こっており，D2 構造は D3 時に上書
きされた部分も含めると岩体全体に発達していることか
ら，東赤石岩体の主変形構造とみなすことができる．す
なわち，東赤石岩体に卓越する片理面（S2）は狭義別子
エクロジャイト相ユニットに卓越する片理面よりも一段
階古い．この変形と同期してざくろ石かんらん岩に低
Alの斜方輝石が成長することから，圧力上昇，すなわ
ち沈み込み時の変形と解釈されている（Mizukami et al.，
2004；Mizukami and Wallis，2005）．D1 はざくろ石形成
前の比較的低圧高温条件における流動プロセスに関係す
ると推定されるが，温度圧力条件は制約できていない．
D2Bと D3 はアンチゴライトの安定な条件における変形
で，東赤石岩体の冷却・上昇過程に関係する．
変形段階に応じて，かんらん石結晶軸選択配向

（crystallographic preferred orientation， CPO）のパターン
が変化する．D1 の粗粒かんらん石のなす CPOは，b軸
が面構造に垂直な方向に集中し，a軸と c軸がガード
ル分布するパターンを示す（Mizukami et al.，2004；
Muramoto et al.，2011）．このパターンは，超苦鉄質集
積岩や高温で変形したかんらん岩に見られる．D2A段階
に形成されたネオブラストは，b軸が面構造に垂直な方
向に集中し，c軸が鉱物線構造と同一の方向に集中する
パターンを示す（Mizukami et al.， 2004）．このパターン
は Jung and Karato（2001）の実験によって，水を含み差

応力の大きい条件，すなわち沈み込み境界に予想される
変形条件で形成されることが示されている．更に，ア
ンチゴライトの形成を伴う D2B段階では，かんらん石の
CPOは特定の配向性を示さず，ランダム分布に近くな
ることが知られる（Wallis et al.， 2011）．また D3 のアン
チゴライト片岩（第 3. 28 図 w）においても残存するか
んらん石の CPOはランダムである（Yoshino， 1961）．一
方，Nishii et al.（2011）は D2B片理の発達した試料にお
いてアンチゴライトの CPOを検討し，B–タイプ，すな
わちアンチゴライト結晶の b軸が D2B変形の伸長方向に
集中するパターンを報告している．

3. 6. 2. 4　岩石記載
東赤石岩体の構成岩相はかんらん岩，輝石岩及び蛇紋
岩（Hd）である．一般にかんらん石や単斜輝石といっ
た原岩の構成鉱物を含み，強度に蛇紋岩化もしくは変質
した部分はまれである．以下，この凡例に含まれる岩相
について記載する．
クロム鉄鉱含有超苦鉄質岩　東赤石岩体の主体をなし，
全域に分布する．岩型としてはダナイトが 90％を占め，
ウェールライト，かんらん石単斜輝石岩へと単斜輝石の
モードが連続的に増加する．これらはアンチゴライトや
リザダイトを形成する蛇紋岩化作用を様々な程度に被っ
ているが，これについては後述する．ウェールライト
はかんらん石に富む層と単斜輝石に富む層の厚さ数 mm
から 10 cmの互層をなす．単斜輝石岩は厚さ 50 cmか
ら 1 m程度の層として主にウェールライトと共に産する
が，ダナイト中に帯状に産する場合もある（第 3. 47 図
a）．また，1 cmほどの緑色単斜輝石の濃集する脈も見
られる．赤石鉱山の本坑付近から東赤石山の稜線付近に
かけて，厚さ数 10 cmから数 mのウェールライトやか
んらん石単斜輝石岩がダナイトと互層するまとまった露
出がある（第 3. 42 図）．ダナイトには厚さ数 mmから
数 10cmのクロム鉄鉱濃集帯を挟むことがある（第 3. 47
図 b）． 
肉眼ではダナイトは赤褐色の風化面を呈し，内部は灰
色味を帯びた緑色を示す（第 3. 28 図 v）．おおむね塊
状で，径 1 mmほどのかんらん石ポーフィロクラストが
確認できる場合がある（第 3. 45 図 a）．アンチゴライト
が多いダナイトは暗緑色ないし黒色を呈する（第 3. 28
図 w）．ダナイト中の単斜輝石は鮮やかな緑色を呈する．
黒色粒状もしくは伸長したクロム鉄鉱を伴い（第 3. 28
図 v），炭酸塩鉱物を含む白色脈を伴うことがある．ク
ロム鉄鉱の周囲にまれに紫色の菫泥石（クロムを含む緑
泥石の一種）が産する．ウェールライトは，単斜輝石ポー
フィロクラスト（直径 5 mm〜 5 cm）を含み，強い片状
構造を示す（第3. 48図 a）．単斜輝石は肉眼で黒色，褐色，
緑色を示すものがあり，複合的な斑状結晶をなしている
場合や 3者が一つの試料で共存することがある．基質は
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第 3. 50図　東赤石岩体のざくろ石含有超苦鉄質岩の薄片写真
略号：Ol＝かんらん石，Cpx＝単斜輝石，Opx＝斜方輝石，Hbl＝ホルンブレンド，Spl＝クロム鉄鉱，Chl＝緑泥石．（a）
ざくろ石単斜輝石岩（クロスニコル）．ざくろ石は球もしくは楕円体に近い形状で，隙間を単斜輝石が埋めている．（b）
ざくろ石ウェブステライト（オープンニコル）．ざくろ石，単斜輝石，斜方輝石が等粒状グラノブラスティック組織をなす．
単斜輝石は淡い緑色を帯び，斜方輝石は淡赤色である．（c）ざくろ石ウェールライト（クロスニコル）．主に約 0.5 mm大
のかんらん石，斜方輝石，単斜輝石からなる．ざくろ石（写真右下）の周囲に0.1 mm以下の細粒化した領域が認められる．（d）
ざくろ石単斜輝石岩（クロスニコル）．緑泥石の板状結晶，緑色のホルンブレンドの結晶が単斜輝石，ざくろ石に包有される．

暗緑色から黒色で，アンチゴライトの淡緑色板状結晶を
含む．単斜輝石岩は，淡緑ないし暗緑色の単斜輝石結晶
（直径約 5 mm）からなり，隙間を細粒の単斜輝石及び
アンチゴライトが埋め，弱い片状構造を示す（第 3. 47
図 a）． 
ダナイト，ウェールライトの主要構成鉱物は，かんら
ん石，単斜輝石，アンチゴライト，クロム鉄鉱であり，
副成分鉱物として磁鉄鉱，ペントランダイト，黄鉄鉱，
黄銅鉱を含む．クロム鉄鉱は鏡下で不透明に近い赤褐色
である．ポーフィロクラスティック組織が顕著であり，
かんらん石，クロム鉄鉱，アンチゴライトの形態定向配
列が発達する（第 3. 46 図 b，第 3. 49 図 a，b）．かんら
ん石ポーフィロクラスト（第 3. 46 図 b）は多量の微細
な蛇紋石，磁鉄鉱の包有物を含む．ウェールライトの単
斜輝石ポーフィロクラストには，クロム鉄鉱析出物を含
む汚濁結晶と，析出物に乏しく明澄な結晶とがあり，後

者には変形双晶の発達が顕著である（第 3. 49 図 a，b）．
単斜輝石中の析出物の増加は，肉眼観察による黒色から
褐色，緑色への変化に対応する．ウェールライトにはト
レモラ閃石が単斜輝石の縁部を置き換える形（第 3. 49
図 c）や，柱状自形の斑状変晶としてポストテクトニッ
クに成長する場合がある（第 3. 49 図 d）．トレモラ閃石
の産出は散在的であるが，おおむねオリゴクレース黒雲
母帯に相当する領域に分布する．権現越のざくろ石含有
超苦鉄質岩を挟むダナイトにはパーガス閃石が含まれ
る．単斜輝石岩は単斜輝石，アンチゴライト，磁鉄鉱か
らなり，かんらん石やクロム鉄鉱は微量である．
ダナイト中のアンチゴライトのモード組成は 5〜60%

であり，アンチゴライトの量比の変化による数 10 cmか
ら数 m間隔の縞状構造が野外で観察される（第 3. 47 図
c）．ウェールライトと単斜輝石岩には 20%程度のアン
チゴライトが含まれる（第 3. 49 図 a，b）．アンチゴラ
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第 3. 51図　肉淵岩体の諸岩相の標本写真
名古屋大学の榎並正樹所蔵の試料を撮影した．（a）ダナイトの研磨標本．リザダイト蛇紋岩化に伴う磁鉄鉱のために暗色
に見える．かんらん石は褐色を帯びている．単斜輝石（Cpx）は黒色で縁部が白色に変質する．（b）かんらん石単斜輝石
岩の研磨標本．ブロック状の単斜輝石岩部分（C）とかんらん岩部分（P）からなる．かんらん岩部分には黒色の蛇紋石
脈が発達する．（c）スピネル単斜輝石岩の研磨標本．1 mm大の単斜輝石が等粒状組織をなす．輝度の高い細粒鉱物は硫
化鉱物．（d）スピネルウェブステライトの標本写真．暗褐色の斜方輝石（Opx）が確認できる．（e）変斑れい岩の標本．
片麻状構造が発達する．暗緑色はホルンブレンド．白色部はゾイサイト，斜長石，石英，藍晶石の集合体（Agg）となっ
ている．ざくろ石（Grt）を含む．（f）変斑れい岩（ざくろ石緑れん石角閃岩）の標本．1 mm大のざくろ石（Grt），ホル
ンブレンド（Hbl）のポーフィロクラストの合間を明るい緑色細粒の基質（緑れん石＋ホルンブレンド）が埋めている
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イトを 20%以上含むかんらん岩質の超苦鉄質岩では片
状構造が顕著である（第 3. 28 図 w）．このアンチゴラ
イト片岩は大部分が D3 構造を有し，一部 D2Bテクトナ
イトに分類される．アンチゴライト片岩が卓越する領域
は D3 構造とほぼ同一で岩体の下位を占めているが，岩
体上位にもウェールライトや単斜輝石岩に伴って発達す
る．
かんらん岩とアンチゴライト片岩のいずれにも，かん
らん石結晶粒界や割れ目に沿うリザダイト蛇紋岩化が認
められる．岩体の縁辺部や断層に沿って塊状リザダイト
蛇紋岩，岩体中央部のダナイトには脈状のリザダイト蛇
紋岩が形成されている（第 3. 47 図 d）．塊状の蛇紋岩は
磁鉄鉱を伴うために野外で黒色を呈し，強く磁化してい
る．リザダイトはブルース石と共晶をなして，網目状の
メッシュ組織や脈を形成する（第 3. 49 図 e，f）．鏡下
で無色に近いものや赤褐色を呈するものがある．
ざくろ石含有超苦鉄質岩　ざくろ石を含む超苦鉄質岩の
岩相は幅広く，ざくろ石単斜輝石岩（第 3. 28 図 v）か
らざくろ石岩へと単斜輝石とざくろ石の量比が連続的に
変化する．また，ざくろ石ウェブステライトやざくろ石
ウェールライトへ漸移する場合もある．東赤石岩体に
おける本岩相の産出は局所的で，その割合は 5%以下で
ある．比較的まとまった分布が，岩体の北東境界付近に
あたる権現越から床鍋谷上流へ続く地域と，岩体中央部
にあたる赤石鉱山の本坑跡付近の東赤石山北斜面に見ら
れ，ウェールライトや単斜輝石岩の分布と相関がある（第
3. 42 図）．権現越北面の露頭では上記のすべての岩相が
産出し，ざくろ石，単斜輝石，斜方輝石，かんらん石の
鉱物モード組成の変化による数 mm〜数 cmスケールの
層構造が発達する（第 3. 47 図 e，第 3. 48 図 c）．また
クロム鉄鉱含有ダナイトやウェールライトに厚さ数 cm
から 30 cm程度の層もしくはレンズとして挟まり，剪断
に伴うブーダン化が見られる（第 3. 47 図 f）．ざくろ石，
単斜輝石，斜方輝石は，それぞれ鮮やかな赤色，明るい
緑色，暗褐色を呈する．かんらん石はやや鉄に富む組成
を有し，粒界に沿って変質を被っているために褐色を帯
びた緑色を呈する（第 3. 48 図 b）． 
一方，床鍋谷上流と岩体中央部の赤石鉱山本坑付近で
は，ざくろ石単斜輝石岩がレンズ状の岩体をなし，ダナ
イトもしくはダナイト–ウェールライト互層に調和的に
挟まる（第 3. 42 図）．モード組成の変化による層構造
が発達する点は，権現越のざくろ石単斜輝石岩と同様で
ある．中央部のざくろ石超苦鉄質岩体は最も規模が大き
く，厚さ 50 mに達する．これらの箇所では，ざくろ石
を含む単斜輝石岩の角閃石片麻岩化が脈形成を伴って進
行し，淡黄色のクリノゾイサイト，暗緑色のホルンブレ
ンドが形成される（第 3. 48 図 d）．再結晶化が進行した
ざくろ石角閃石片麻岩やざくろ石緑れん石角閃石片麻岩
も産する．ホルンブレンドは脈内で定向配列を示すが，

岩石全体に一貫した配向性を示さないことが多い．含水
化したざくろ石かんらん岩では，粒状の緑泥石がざくろ
石仮像として確認できる．
ざくろ石含有輝石岩及びかんらん岩中のざくろ石，単
斜輝石，斜方輝石，かんらん石の粒径は，0.1〜0.8 mm
で，等粒状組織を示す（第 3. 50 図 a–c）．伸長した単斜
輝石，及びざくろ石粒子が形態定向配列を示す．ざくろ
石の包有物として，単斜輝石に加えて，丸い形状のホル
ンブレンド，板状の緑泥石が見られる（第 3. 50 図 d）．
また，二次生成物としてホルンブレンドや緑泥石，グロ
シュラー成分に富む無色のざくろ石が，脈や結晶粒界に
沿って産する．副成分鉱物としてイルメナイト，磁鉄鉱，
赤鉄鉱，磁硫鉄鉱，チタン石を含む． 

3. 6. 3　肉淵岩体（かんらん岩，輝石岩，変斑れい岩
及び蛇紋岩（Ed））
3. 6. 3. 1　概要
別子エクロジャイト相ユニットを構成する五良津東部
岩体のざくろ石含有変斑れい岩（Egb）の内部に 100 m
スケールの超苦鉄質岩体が 5つ確認されている（第 3. 39
図）．周囲の片麻状構造とほぼ調和的な平板状の岩体（白
石， 1975）で，かんらん岩から斑れい岩質の岩石がなす
組成層構造が顕著である．五良津東部岩体に伴う超苦鉄
質岩は，Feと Alに富む化学組成を示し（第 3. 2 表 i–
n），かんらん岩に緑色スピネルを含む輝石岩や変斑れい
岩を挟むのが特徴で，かんらん石，輝石類に先行する含
水化や蛇紋岩化の痕跡は認められない（椚座（1984）の
Pタイプに分類される）．
肉淵岩体は，スピネル含有タイプとして最大の岩体で

（500 m× 200 m），肉淵谷の東の支流に沿って標高 1，050 
mから 1，350 mの位置に連続的な露出がある（Yokoyama，
1980）．ダナイト，ウェールライト，レールゾライトの
かんらん岩類と，スピネル単斜輝石岩，スピネルウェブ
ステライトの輝石岩類，そしてスピネルを含む苦鉄質片
麻岩からなる（第 3. 51 図）．「ダナイト→ウェールライ
ト→スピネル輝石岩→スピネル含有苦鉄質岩」の岩相変
化を，上位から下位に向かって全面的もしくは部分的
に繰り返す．かんらん岩及び輝石岩の層厚は概して 5〜
30 mで，最上位のダナイト層のみ厚さ 100 m以上ある．
苦鉄質岩層の厚さは 2 m程度である．かんらん岩は粗粒
のプロトグラニュラー組織，輝石岩類は等粒状グラノブ
ラスティック組織を示し，顕著な変形構造は発達しない．
加水反応による再結晶が部分的に進行し，かんらん岩は，
特に下位の厚さ 60 mにおいて，アンチゴライト蛇紋岩
へ変化し，スピネル輝石岩や苦鉄質岩にはざくろ石，緑
れん石，ホルンブレンドが生じて角閃石片麻岩へと変化
している（第 3. 51 図 f）．
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3. 6. 3. 2　起源及び変成履歴
肉淵岩体には，ダナイト，ウェールライト，スピネル
輝石岩，斑れい岩の繰り返し層構造が見られ，ウェール
ライトにおいてはかんらん石に富む層と，単斜輝石とス
ピネルに富む層が数mmから数 cmスケールで互層する．
また粗粒スピネルはスピネルウェブステライトにのみ見
られ，濃集層をなすため集積鉱物とみなすことができる．
これらの産状は，晶出鉱物が「かんらん石→単斜輝石→
斜方輝石→スピネル→斜長石」と変化する分別結晶作用
を考えると説明できる（Yokoyama，1980）．この晶出順
序を満たす起源マグマはシリカに飽和したかんらん石玄
武岩であり，かんらん石と斜長石の共存やざくろ石の晶
出が認められないことから形成圧力は 12〜 18kbarと制
約される（Yokoyama，1980）．また Nd同位体初生値か
ら，中央海嶺玄武岩とは異なり，海洋島玄武岩もしくは
島弧玄武岩に類する起源マグマが推定されている（Senda 
et al.，2006）．超苦鉄質岩については Sm–Nd全岩アイ
ソクロン法によって 138 ± 18Ma という年代が得られて
おり，原岩の形成年代と解釈されている（Senda et al.，
2006）．
肉淵岩体の原岩形成に引き続いてグラニュライト形成
時，及び緑れん石角閃岩亜相での少なくとも２つの変
成作用の痕跡が認められる（Yokoyama and Mori，1975；
Yokoyama，1980）．グラニュライトは，スピネル–単斜
輝石–斜方輝石–Caに富む斜長石（現在はゾイサイト及
びアルバイト，藍晶石，石英の集合体）の鉱物共生に
よって特徴づけられ，輝石の粒間相もしくは離溶物とし
て緑色のスピネルが生じている（Yokoyama， 1980）．ス
ピネル輝石岩はグラノブラスティック組織を示し，コア
の鉱物化学組成は均質で，かんらん岩類についてもこの
条件で化学平衡に達したとみられる．単斜輝石と斜方輝
石の Fe–Mg分配に基づく平衡温度は 750℃と見積もら

れ，上記の 4相共存から圧力は 5〜 10kbarと制約され
る（Yokoyama，1980）．この温度・圧力条件は第 2. 3 図
の角閃岩相相当であり，Endo et al.（2009）が五良津西
部岩体で認識した初期変成作用（第 3. 2. 3 節）の変成
条件に近い（第 3. 8. 1 節参照）．グラニュライトより後
に生じた鉱物として，ざくろ石，斜長石仮像をなすゾイ
サイト，アルバイト，藍晶石及び石英集合体，そして，
ホルンブレンドや緑れん石がある．Yokoyama and Mori
（1975）と Yokoyama（1980）はこれらを緑れん石角閃岩
相における変成作用の産物とみなした．しかし，五良津
東部岩体には圧力 15kbar以上で形成されたエクロジャ
イト様岩が見出されており（例えば Takasu，1989），こ
れに取り囲まれる肉淵岩体もグラニュライトの形成後，
同様のエクロジャイト相変成を経たのちに緑れん石角閃
岩亜相に達した可能性が高い（榎並， 2002）．ざくろ石
を含む苦鉄質岩中にオンファス輝石が存在しなかったこ
とはエクロジャイト相変成作用を被らなかったという積
極的な理由にはならない（第 3. 5. 1 節参照）．

3. 6. 3. 3　岩石記載
超苦鉄質岩類　大きくかんらん岩類とスピネル含有輝石
岩類に区分して微細組織の特徴を記す．かんらん岩類の
主要構成鉱物はかんらん石，単斜輝石，斜方輝石，スピ
ネルである．かんらん石濃集層と輝石スピネル濃集層が
mmスケールで互層をなし，その相対量の変化によって
岩型がダナイト，ウェールライト，レールゾライトと変
化する．ダナイトとウェールライトの境界はおおむね明
瞭であるが，モード組成の漸移的な変化も見られる．斜
方輝石に比べて単斜輝石の量が多く，ホルンブレンドを
含む場合がある．
ダナイトやかんらん石濃集層はアドキュムラス

（adcumulus）もしくはプロトグラニュラー（protogranular）

←第 3. 52図　肉淵岩体の諸岩相の薄片写真
名古屋大学の榎並正樹教授所蔵の薄片試料を撮影した．略号：Ol＝かんらん石，Cpx＝単斜輝石，Opx＝斜方輝石，
Cr–Spl＝クロム鉄鉱，Spl＝スピネル，Hbl＝ホルンブレンド，Grt＝ざくろ石，Pl＝斜長石，Ep＝緑れん石，Na–
amph＝藍閃石．（a）ダナイト（オープンニコル）．（b）（a）に同じ（クロスニコル）．かんらん石には半自形の結晶が
認められる（例えば（b）中央左）．単斜輝石，クロム鉄鉱はかんらん石の結晶粒界にあり，単斜輝石は変質により磁鉄
鉱を析出している．再結晶作用を示す微細構造は顕著ではなく，結晶集積岩の性質を示す．（c）スピネルウェールライ
ト中のウェブステライト層（オープンニコル）．写真の中央から右上側を単斜輝石，左下を斜方輝石の結晶が占めている．
直線状の結晶粒界が発達するグラノブラスティック組織を示す．単斜輝石は無色，斜方輝石は淡赤色〜淡緑色の多色性
を示す．緑色のスピネルが単斜輝石の結晶粒界，もしくは離溶相として単斜輝石内に存在する．複数の単斜輝石粒子の
間で離溶スピネルの伸長方向が揃う（写真中央）．（d）スピネルウェールライト中の輝石濃集層（オープンニコル）．ホ
ルンブレンドがスピネルを取り囲むように生じ，単斜輝石，斜方輝石と共にグラノブラスティック組織をなす．スピネ
ルは磁鉄鉱の析出のために暗色に見える． （e）スピネル単斜輝石岩（オープンニコル）．緑色スピネルの周囲，単斜輝
石との間にざくろ石が生じている．（f）スピネル単斜輝石岩中のざくろ石の卓越する部分（オープンニコル）．ざくろ
石と単斜輝石がグラノブラスティック組織をなし，ざくろ石の中央部には緑色のスピネルが存在する．（g）変斑れい岩（グ
ラニュライト）（クロスニコル）．斜長石は双晶をなし，結晶粒界付近はゾイサイト，藍晶石，石英の細粒結晶集合体へ
と変質している．（h）変斑れい岩（ざくろ石緑れん石角閃岩）（オープンニコル）．緑色のホルンブレンドと無色の緑れ
ん石が配列し面構造をなす．ざくろ石ポーフィロクラストの合間に淡青色の藍閃石が残存する．藍閃石の周縁部には緑
色のホルンブレンドが生じている．
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組織を示し，時折粒界が 120°で交わる三重会合点をな
す（第 3. 52 図 a，b）．キンクバンドや波動消光は散見
される．かんらん石が変質し，磁鉄鉱を伴う蛇紋石の網
目状組織が発達する．かんらん石粒径は層凖により変化
し（2〜8 mm），半自形から他形を呈する．スピネルは 0.6 
mm程度の粒状結晶が多い．かんらん岩中のスピネルの
多くは変質して緑泥石と磁鉄鉱になっている．単斜輝石
は細粒（0.3〜1.0 mm）で他形である．
一方，輝石濃集層は粒径 1〜3 mmの等粒状グラノブ

ラスティック組織が特徴的である（第 3. 52 図 c，d）．
単斜輝石の粒径が最も大きく，時折半自形の粒状結晶が
見られる．離溶した緑色スピネル，斜方輝石ラメラを含
み，部分的に淡褐色のホルンブレンドに置換される．単

斜輝石の多結晶体に含まれる離溶スピネルが一貫した配
向性を示す組織から，初生的な粗粒の Alに富む単斜輝
石が細粒化したことが分かる（第 3. 52 図 c）．斜方輝石
は淡緑色から淡赤色の多色性を示し，スピネル等を伴わ
ないことが多い（第 3. 52 図 c）．一般に粒状だが，単斜
輝石やかんらん石の粒間を充填する場合がある．かんら
ん石は粒径 1 mm程度で，不定形である．スピネルは粒
状もしくは伸長した形状を示し，かんらん石や輝石の粒
界，包有物もしくは輝石の離溶相として産する（第 3. 52
図 c）．輝石層では 0.3 mm程度の粒子が多いが，数 mm
に達するものもある．スピネルは暗緑色から緑色を呈し，
中央部に磁鉄鉱の離溶物が見られる．ホルンブレンドは
スピネルの周囲を取り囲むようにフィルム状もしくは粒

G
S

(a)

(b) (c)

第 3. 53図　藤原岩体の諸岩相の露頭写真
名古屋大学の榎並正樹撮影．（a）銅山川河床の蛇紋岩（S）及び変斑れい岩（G）の露頭．現在はダム湖の水面下にある．
（b）蛇紋岩の近接写真．弱い面状構造を有する蛇紋岩内に角レキ状の蛇紋岩が存在する．ハンマーの長さは約 40 cm．（c）
変斑れい岩の近接写真．単斜輝石や角閃石といったマフィック鉱物と白色部（ゾイサイト，石英，アルバイト集合体）の
量比が変化する組成層構造が発達する．レンズキャップの直径は約 5 cm．
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(b)
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Tr-block

(a)
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第 3. 54図　トレモラ閃石岩の露頭写真
（a）泥質片岩中のトレモラ閃石岩ブロック（Tr–
block）．周囲を緑泥石片岩（Chl–schist）が取り囲み，
外側の泥質片岩へと漸移する．ハンマーの長さは
38cm．（b）（a）のトレモラ閃石ブロックの拡大写真．
トレモラ閃石の柱状結晶がランダムに成長してい
る．

状結晶として生じている（第 3. 52 図 d）． 
輝石岩類の微細組織の特徴は，かんらん岩中のスピネ
ル・輝石濃集層と本質的に同じである．主要構成鉱物は
スピネル，単斜輝石，斜方輝石，かんらん石で，スピ
ネル単斜輝石岩からスピネルウェブステライトへと連続的
に組成が変化する．スピネルウェブステライトは 1〜4 mm
の粗粒の緑色スピネルを特徴的に含み，斜長石の仮像を
含むことがある．単斜輝石の粒径は 1〜3 mmで，1 cm
に達する場合もある．ざくろ石がスピネルの周囲や輝石
の結晶粒界に生成している（第 3. 52 図 e）．反応が進行
した試料では，スピネルウェブステライトがざくろ石と
単斜輝石の組み合わせにほぼ完全に置き換えられている
場合もある（第 3. 52 図 f）． 
苦鉄質岩類（変斑れい岩）　肉淵岩体の苦鉄質岩の記載
岩石学的な特徴は，五良津東部岩体のざくろ石含有変斑
れい岩（Egb）と同様である（第 3. 5. 3 節参照）．グラニュ
ライト（Yokoyama， 1976）及びバロア閃石と緑れん石を
主要構成鉱物とする苦鉄質岩が確認されている．粒状の
斜長石（アノーサイト）を含むグラニュライトは肉淵谷
の転石には見つかる（第 3. 52 図 g）が，超苦鉄質岩の
産する沢伝いの連続露頭では確認されていない．一般的
には，斜長石は粒界から分解し，ゾイサイト，アルバイ
ト，藍晶石，石英の細粒結晶の集合体へと変化している．
バロア閃石と緑れん石を主要構成鉱物とする苦鉄質岩は
他にざくろ石，フェンジャイト，パラゴナイト及びルチ
ルを含む（第 3. 52 図 h）．またざくろ石の結晶粒の間に
藍閃石が残存することがある．藍閃石は青から紫への多
色性を示し，周囲から緑色のバロア閃石へと置換されて
いる．

3. 6. 4　蛇紋岩及びトレモラ閃石岩（Es，SUs，SMs）
3. 6. 4. 1　概要
新居浜地域の超苦鉄質岩のうち小規模の岩体として泥
質岩中に含まれるグループは，含水化が著しく，火成岩
として形成されたかんらん石などの無水鉱物はほとんど
残されていない．別子エクロジャイト相ユニット及び白
滝ユニットの上部と中部に散在し，いずれも薄いレンズ
状もしくはブロック状の形状をしており，周囲の変成岩
の面構造に調和的である．岩相によって岩塊の規模が異
なり，厚さ数 m〜数 10 m規模の岩体は蛇紋岩であるの
に対して，トレモラ閃石岩は数 10 cm〜数 mの小岩塊
として産する．こういった蛇紋岩体のうち最大規模のも
のは，白滝ユニット上部に含まれ，本地域東部の富郷ダ
ム（銅山川）付近に分布する藤原岩体である．露出面積
は 400 × 200 m2，厚さは最大 150 mである（大貫ほか，
1978，1980；榎並，1980）（第 3. 39 図，第 3. 53 図 a）．
現在はダム及びダム湖（法皇湖）の下にあり露出は限ら
れている．蛇紋岩体の分布は，ざくろ石帯の高変成度部
から黒雲母帯に限られており，特にざくろ石帯とアルバ

イト黒雲母帯の境界付近に多い．トレモラ閃石岩は，黒
雲母帯にのみ見られる（Kunugiza et al.，1986）．
3. 6. 4. 2　起源と変成作用
蛇紋岩（第3. 28図x）については，全岩化学組成（第3. 2
表 o，p）や共生鉱物の組み合わせから，ダナイト源と
ウェールライト源のものが認識される（大貫ほか，1978；
椚座，1984）．斜方輝石が存在した事実は認められない．
これらの蛇紋岩中に残存するクロムスピネルの中心部の
化学組成は東赤石岩体の組成範囲に収まり，ほぼ同一の
トレンドをなすことから，同様の起源をもつと考えられ
る（榎並，1980；椚座，1984）．藤原岩体の蛇紋岩の全
岩化学組成は，大貫ほか（1978）に記されている．榎並
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（1980）は Sr含有量から蛇紋岩化以前に斜長石が存在し
なかったことを示した．前述したとおり，蛇紋岩の鉱物
共生の種別には，泥質岩中の鉱物共生に基づく変成分帯
との相関が認められる（椚座， 1984）．一方，トレモラ
閃石岩（第 3. 28 図 y）は化学的変質が強く，原岩の種
類を特定するのは困難である．蛇紋岩体と泥質岩との境
界にトレモラ閃石や緑泥石に富む反応帯が見られること
から（第 3. 54 図，第 3. 56 図 g），蛇紋岩の小ブロック
の交代作用の産物であると考えられる．
藤原岩体では，ダナイト由来の蛇紋岩中にレンズ状の
ウェールライト源の蛇紋岩や苦鉄質岩を含む関係が見ら
れる．苦鉄質岩は岩体中央部に厚さ 50 mほどの層状ユ
ニットをなしており（第 3. 53 図 a），角閃石，ゾイサイ
トの量比の漸移的な変化による縞状構造や斜交層構造が
発達する（第 3. 53 図 c，第 3. 55 図 b）ことから斑れい
岩質の岩床であったと推定される（大貫ほか，1978）．
ダナイト源蛇紋岩にはアンチゴライトとブルース石の共
生が認められ，磁鉄鉱を包有する脈状もしくは斑状の変

成かんらん石が形成されている（大貫ほか，1980 ； 榎
並，1980）．また，ウェールライト源蛇紋岩の鉱物共生
は，アンチゴライト＋クリノクロア（緑泥石の一種）＋
かんらん石＋透輝石である（大貫ほか，1980）．上記か
ら，藤原岩体は 300〜 450 ℃の条件で蛇紋岩化したのち，
450 ℃以上の条件で三波川変成作用を経験したと読み取
れる（榎並，1980）．岩体近傍の大理石における方解石
–石墨間の炭素同位体分配から 460 ℃の変成温度が見積
もられている（Wada et al.，1984）．リザダイト蛇紋岩か
らの累進的な変成作用の痕跡は認められない（大貫ほか，
1980）．単斜輝石，ブルース石，炭酸塩鉱物や，チタノ
クリノヒューマイト（石橋ほか，1978）の二次的な細脈
が生成されている．

3. 6. 4. 3　岩石記載
蛇紋岩　小規模の岩体として産する蛇紋岩はアンチゴラ
イトを主成分とし，リザダイト蛇紋岩はごくまれにしか
認められない．アンチゴライト蛇紋岩は黒色ち密で，標

(a) (b)

(c) (d)

Qtz

V

第 3. 55図　蛇紋岩及びトレモラ閃石岩の標本写真
（a）藤原岩体のダナイト起源の蛇紋岩の研磨標本．中央上から左下にかけて脈状のかんらん石（V）を含む．輝度の高い
細粒結晶は磁鉄鉱，もしくは変質したクロム鉄鉱．（b）藤原岩体の変斑れい岩の研磨標本．暗色の角閃石（集合体）が定
向配列を示す．（c）蛇紋岩の標本．試料左側の断面に塊状の内部構造が見える．岩石の表面に緑色のクリソタイルが生じ
ている．西種子川沿いの露頭より採取． （d）トレモラ閃石岩の破断面．暗緑色柱状のトレモラ閃石の隙間をアルバイト，
石英，滑石，緑泥石が埋める．写真右側にプール状の石英（Qtz）が存在する．
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第 3. 56図　蛇紋岩及びトレモラ閃石岩の薄片写真
藤原岩体の試料は榎並正樹（名古屋大）所蔵のもの．（a）藤原岩体のアンチゴライト蛇紋岩（オープンニコル）．（b）（a）
に同じ（クロスニコル）．アンチゴライトの数 100µmが共晶組織を示す．粒状の変質クロム鉄鉱（Spl）を多数含む．磁
鉄鉱（Mgt）は不規則に生じているが，脈に沿って形成されている．（c）アンチゴライト蛇紋岩中のクロム鉄鉱（クロス
ニコル）．自形を示すが縁部に細粒の磁鉄鉱を伴う．（d）藤原岩体の変成かんらん石（オープンニコル）．島状（Ol）と脈
状（Ol（vein））の二種類の産状が確認できる．脈状の変成かんらん石は中心に磁鉄鉱（Mgt）生成を伴うが，島状かんら
ん石と磁鉄鉱の産状に相関は見られない．（e）チタン石を伴う蛇紋岩（オープンニコル）．チタン石（Ttn）はルチル（Rt）
を取り囲むように産するものや菱形の自形を示すものがある．藤原岩体．（f）チタノクリノヒューマイト斑状変晶を含む
蛇紋岩（オープンニコル）．チタノクリノヒューマイト（Ti–Chu）は幅約 1cmの脈をなしている．橙色を帯びた褐色で濃
淡の多色性を示し，磁鉄鉱を伴いアンチゴライトを包有する部分もある．藤原岩体．（g）蛇紋岩と泥質片岩の境界部分の
薄片写真（クロスニコル）．右側の蛇紋岩側ではトレモラ閃石の自形結晶の合間にアンチゴライトが存在する．左側の泥
質片岩側はトレモラ閃石が細粒で比率が高い．隙間は緑泥石が埋める．（h）トレモラ閃石岩の薄片写真．斑状のトレモラ
閃石（Tr）の周囲に緑泥石（Chl），滑石（Tlc），細粒のトレモラ閃石が面状配列をなす．
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本規模では明瞭な面構造を示さず塊状を呈する（第 3. 55
図 a，c）．露頭スケールでは弱い面構造が認められる場
合がある．岩体の周縁部や断層に沿って角礫化を被って
おり，変斑れい岩部分には葉片状の小片の配列による面
構造が発達する（第 3. 53 図 b）．剪断割れ目や角レキの
表面では暗緑色のクリソタイルや白色のブルース石もし
くは炭酸塩鉱物が，薄膜もしくは細脈状に生成されてい
る（第 3. 55 図 c）．
ダナイト源の蛇紋岩の主要な構成鉱物は，アンチゴラ
イト，磁鉄鉱，クロム鉄鉱で，稀に赤鉄鉱を含む（第 3. 56
図 a，b）．付随鉱物として，ルチル，チタン石，方解石
を含む．ウェールライト起源の蛇紋岩には斑状の単斜輝
石を含む．アンチゴライト蛇紋石の粒径は 10〜100 μ m
と幅広く，300 μ m程度のアンチゴライト斑状結晶が存
在する場合もある．形状は半自形で，板状に近い結晶が
共晶をなすように基質を形成する．クロム鉄鉱は不透明
から濃い赤褐色の自形から半自形結晶を呈し，その周囲
を数μ mの細粒磁鉄鉱が取り囲む（第 3. 56 図 c）．磁
鉄鉱は他形で粒径は数μ mである．集合体をなして 200
μ mほどの大きさになり，自形のアンチゴライトを取
り囲む場合もある．かんらん石はダナイト源蛇紋岩には
わずかに残存するが，ウェールライト源蛇紋岩には認め
られない．残存かんらん石は微量で粒径数 10 μ mであ
る．三波川変成作用に伴って形成された変成かんらん石
は，脈状もしくは 10 mmほどの斑状変晶をなし，内部
に磁鉄鉱とアンチゴライトの微小結晶を包有する（第
3. 56 図 d）．トレモラ閃石の分布は変成条件によって変
化し，低変成度域では，アンチゴライトと共存し，高変
成度域では，かんらん石と共存する．中程度の変成度域
に相当する岩石ではトレモラ閃石は存在せず，アンチゴ
ライトと単斜輝石の共存が特徴的である．ダナイト起源
の蛇紋岩であっても，泥質岩との境界付近には，長さ数
mmに及ぶトレモラ閃石の斑状変晶が成長する（第 3. 56
図 g）．藤原岩体にはダナイト源蛇紋岩に 5％程の斑状の
チタン石を含むことがある（第 3. 56 図 e）．大部分のチ
タン石は中心にルチルを包有するが，独立結晶も存在す
る．チタノクリノヒューマイトは，肉眼で濃い赤褐色を
呈し，顕微鏡下では赤みを帯びた黄褐色を示す（第 3. 56
図 f）．蛇紋岩中に斑状もしくは脈状に発達しており，
変成かんらん石を伴うことがある．
トレモラ閃石岩　トレモラ閃石岩（第 3. 28 図 y）は，
数 10 cm〜数 m規模のブロックとして，主に泥質岩に
取り込まれる形（第 3. 54 図）で広域的に分布する．ま
た，超苦鉄質岩ユニットや苦鉄質ユニットと泥質岩の構
造境界に特徴的に産する．例えば瀬場谷ルート沿いでは，
最上流の東赤石岩体の南側境界と，瀬場苦鉄質片岩（狭
義）の北側境界に，いずれもアルバイト岩を伴って数メー
トル規模の露出が確認される．泥質岩中のブロックは，
緑泥石に富む片状の岩石に取り囲まれる同心円状の構造

を示すことが多い（第 3. 54 図）．緑色を呈し，鞘状の
外形を示すことから「アクチノ閃石鞘状岩塊（Actinolite 
pod）」の通称がある．ただし，構成角閃石はアクチノ閃
石–トレモラ閃石固溶体系列で言えば大部分がトレモラ
閃石側の組成を持つことから，本報告ではトレモラ閃石
岩と呼ぶ．内部は塊状を呈することが多いが（第 3. 28
図 y），複雑な褶曲構造を伴う場合もある．構成鉱物は，
トレモラ閃石（もしくはMgに富むアクチノ閃石），滑石，
緑泥石（第 3. 56 図 h），石英（第 3. 55 図 d），アルバイ
トである．トレモラ閃石は，透明度の高い緑色の長さ数
mm〜数 cmの柱状結晶で，塊状のブロックでは放射状
の集合体をなす（第 3. 28 図 x，第 3. 55 図 d）．緑色柱
状のトレモラ閃石とその隙間を埋める白色の滑石とのコ
ントラストが美しい．石英脈を伴う場合やプール状に石
英集合体を胚胎することがある（第 3. 55 図 d）．

3. 7　 変 成 作 用

本地域を中心とした三波川変成コンプレックスの変成
史を第 3. 57 図に総括した．以下，初期変成，エクロジャ
イト相変成，主変成（第 3. 2. 2 節参照）及びそれ以後
の上昇履歴という 4つのステージ区分に基づいて過去の
研究成果を整理する．

3. 7. 1　初期変成
定義と分布　後述するエクロジャイト相変成に先行する
独立した変成ステージを初期変成と呼ぶ．初期変成作用
を記録している岩石の分布は別子エクロジャイト相ユ
ニット内に限られる．Endo et al.（2009）は，五良津西
部岩体（第 3. 1 図）のエクロジャイト様片麻岩中のざ
くろ石に 2段階の不連続成長を示す累帯構造が普遍的に
みられることを報告した．このざくろ石結晶の核部は斜
長石を初生包有物として含み，約 116Maの変成年代を
記録している（第 3. 2. 3 節参照）．また，このざくろ石
核部を被覆成長するざくろ石外縁部が多量のオンファス
輝石包有物を含むことから，核部の形成は明らかにエ
クロジャイト相変成よりも前である．更に，Miyagi and 
Takasu （2005）が記載した東平岩体のエクロジャイト様
片麻岩のざくろ石核部の化学組成及びそこに包有される
鉱物共生は，五良津西部岩体のものと同一視できる．従っ
て五良津西部岩体と東平岩体は，共通の初期変成作用を
経験し，その記録をざくろ石の結晶核部に残しているも
のとみなせる．
一方，五良津東部岩体（肉淵岩体を含む．第 3. 1 図）
は一部にグラニュライト，すなわち単斜輝石（Al2O3 を
8％程度含むディオプサイド）＋斜方輝石＋斜長石（バ
イトウナイトないしアノーサイト）の鉱物組み合わせを
もつ岩石が確認されている（Yokoyama and Mori，1975； 
Yokoyama，1976，1980；Tanaka，1994）．このグラニュ
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第 3. 57図　三波川変成コンプレックスの変成史総括図
初期変成作用の圧力・温度条件は Yokoyama（1976，1980）と Endo et al.（2012）による．その他の圧力・温度条件，変
成相の境界等は第 2.3 図と同様．圧力・温度経路は岩石学的に導かれたものを黒矢印，モデル計算によって導かれたも
のを破線で示した．WI：五良津西部岩体（Endo et al.，2012），EI：五良津東部岩体，TN：東平岩体，KT：高越エクロ
ジャイト様片岩（Aoya et al.，2003），SB：瀬場苦鉄質片岩．東赤石ユニットの圧力・温度経路は Enami et al.（2004）と
Mizukami and Wallis（2005），白滝ユニット（ざくろ石帯，アルバイト黒雲母帯）の沈み込み経路は Enami（1998），上昇
経路は Okamoto and Toriumi（2005）による．（a）117〜 110Ma．Endo et al.（2012）のモデル計算による沈み込み境界の
地温曲線を細い実線で示し，年代値を付した．（b）110〜 90Ma．約 90Maにおける沈み込み境界の地温曲線（Aoya et al.，
2009）を細い実線で示した．（c）90Ma頃．（d）90〜 77Ma．
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ライトの構成鉱物はより低温・高圧条件での再平衡を示
す特徴，すなわち，ざくろ石が構成鉱物に加わり，また
単斜輝石（ディオプサイド）と斜方輝石はともに Al2O3
に乏しい組成への変化を示している（Yokoyama and 
Mori， 1975； Ota et al.， 2004）．このようにざくろ石を生
じたグラニュライトのディオプサイドは更にオンファス
輝石に置き換えられる（Ota et al.， 2004）．こうした観察
から，五良津東部岩体も原岩としてのグラニュライト形
成後，エクロジャイト相変成以前に五良津西部岩体と共
通の初期変成作用を受けていたと考えられる．五良津東
部岩体におけるグラニュライト及び初期変成ステージの
記録は，ブーダンの中心部など，非変形で流体の浸透を
免れた領域に残されている（Goto and Banno， 1990；Ota 
et al.， 2004）．
権現岩体（第 3. 1 図）からはジルコン外縁部の成長
年代として 132〜 112Maが得られており（Okamoto et 
al.，2004），この年代値は Endo et al.（2009）による初
期変成作用の年代と一致する．また，これらのジルコン
がオンファス輝石やざくろ石といったエクロジャイト相
鉱物を含まないことから，権現岩体におけるジルコン外
縁部の成長は初期変成作用時に起こった可能性がある
（第 3. 2. 3 節参照）．
変成条件　Endo et al.（2009）は五良津西部岩体のエク
ロジャイト様片麻岩中のざくろ石核部の包有物を検討
し，ざくろ石＋角閃石（バロア閃石ないしタラム閃石）
＋斜長石（アルバイトないしオリゴクレース）＋パラゴ
ナイト＋緑れん石＋石英という鉱物共生から，角閃岩相
高圧部（第 2. 3 図参照）の変成条件を示唆した．その後，
Endo et al.（2012）はこの鉱物共生に対して多平衡温度
圧力計の適用とシュードセクション解析（例えば，大森・
眞砂，2004）を行い，温度・圧力条件を 660˚C，12kbar（最
高温度時）と見積もった．
一方，五良津東部岩体（肉淵岩体）のグラニュライ
トの平衡条件は鉱物組み合わせ（単斜輝石＋斜方輝石
＋斜長石＋スピネル）と両輝石間の Fe–Mg分配係数か
ら 750˚C，5〜 10kbarと見積もられている（Yokoyama， 
1980）．この平衡条件自体は五良津西部岩体の初期変成
より有意に高温・低圧であるが，これに引き続くより低
温・高圧条件での再平衡は初期変成に関係付けられる．
すなわち，ざくろ石が出現し（10kbar以上），単斜輝石
及び斜方輝石は Al2O3 に乏しい組成へと変化し，両輝石
間のFe–Mg分配係数の変化は冷却を示唆する（Yokoyama 
and Mori，1975）．また，Ota et al.（2004）は Alに富む
単斜輝石がざくろ石ラメラを離溶し，Alに乏しいディ
オプサイドへと変化する組織を示し，やはりグラニュラ
イト相から角閃岩相高圧部への冷却・昇圧の履歴が示唆
される．このような初期変成作用の変成条件は第 3. 57
図 aに示した．五良津西部岩体と五良津東部岩体が共に
初期変成作用を記録していることは，この変成ステージ

（約 116Ma）の時期には既に両岩体が接合していたこと
を意味する．
圧力・温度履歴　五良津西部岩体はその中心部に厚さ
20 m以上の大理石を伴っているため（第 3. 38 図），礁
性石灰岩が発達した海洋底上の地形的高まり（海山ない
し海台）を起源とし，玄武岩が主たる原岩であると推測
される（第 3. 5. 3 節，第 3. 5. 8 節参照）．従って初期
変成作用の変成条件（第 3. 57 図 a）に至るまでの圧力・
温度履歴は沈み込み，つまり圧力・温度の上昇を伴うも
のと期待される．Endo et al.（2009）は最高温度時以前
の鉱物共生を検討することで，また Endo et al.（2012）
はシュードセクション解析を用いることで，それぞれ初
期変成作用時に五良津西部岩体が圧力・温度の上昇を経
験していたことを示した（第 3. 57 図 a）．この圧力・温
度履歴は五良津西部岩体の原岩が海洋底表層物質である
ことを裏付けている．一方で，五良津西部岩体の初期変
成時の圧力・温度条件（第 3. 57 図 a）は成熟した冷た
い沈み込み帯（例えば， Peacock et al.，1994；Uehara and 
Aoya， 2005）に比べると高温側に大きく隔たっている．
そこで，Endo et al.（2012）は五良津西部岩体の沈み込
みは海洋プレートの沈み込み開始直後に起こったものと
解釈し，この解釈に基づいたモデル計算を行うことで，
岩石学的に導かれた圧力・温度履歴がモデルによって再
現できることを示した（第 3. 57 図 a）．
一方，五良津東部岩体の原岩は主に斑れい岩と考えら
れ（第 3. 5. 3 節），これが沈み込む海洋地殻に由来する
のか，または沈み込み境界直上（上盤側）の下部地殻に
由来するものなのか，議論が分かれる．Takasu（1989）
は五良津東部岩体に代表される変斑れい岩類は沈み込み
帯上盤側の下部地殻ないしウェッジマントルに由来する
ものと考えた．この上盤起源という解釈は，五良津東部
岩体におけるグラニュライトの産出及び初期変成作用の
条件に至る昇圧・冷却の圧力・温度履歴と整合的である．
すなわち，斑れい岩が下部地殻起源であるならば，原岩
形成後のサブソリダスステージはグラニュライト相相当
の条件である．またその後，海洋プレートの沈み込み開
始によって沈み込み境界が形成されると，上盤の岩石は
直下を沈み込むスラブによって次第に冷却され，初期変
成作用の条件が達成される．この解釈に立てば，五良津
東部岩体は沈み込んできた五良津西部岩体と初期変成作
用の段階で接合したものとみなせる．

Utsunomiya et al.（2011）は五良津西部・東部岩体の
試料について全岩化学組成及び Ndや Srの同位体比を
検討し，本報告の五良津西部岩体に属するざくろ石含有
ディオプサイドホルンブレンド岩（Utsunomiya et al.の
garnet clinopyroxeniteのうち，東赤石岩体との境界部に
産するもの；第 3. 28 図 l）が他の岩相に比べて特異な
希土類元素パターンやNd同位体比を持つことを示した．
そして五良津西部・東部岩体が海洋底で既に一体であっ
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たという仮定（Terabayashi et al.，2005 など）のもと，
この特異な化学的性質を説明するために，五良津岩体全
体の起源を海洋性島弧に求めた．この場合，五良津西部・
東部岩体は沈み込み開始時からすべての変成履歴を共に
していることになる．しかし，ざくろ石含有ディオプサ
イドホルンブレンド岩は東赤石岩体との境界部に特徴的
に産し，超苦鉄質岩と苦鉄質岩の間の交代作用によって
生じた岩石である可能性が高い（第 3. 5. 2 節参照）．つ
まり，初生的情報を失っている可能性が高く，地球化学
的手法によって起源を論じるのに不向きな岩石である．
また Utsunomiya et al.（2011）がざくろ石含有ディオプ
サイドホルンブレンド岩以外の岩相について示した希土
類元素パターンは海洋島，中央海嶺，島弧などいずれの
起源をも積極的に支持するものではない．つまり，現状
では五良津西部・東部岩体の起源について，地球化学的
な視点からは強い制約が得られているとは言えない．た
だし，起源に関していずれの解釈を取るにせよ，五良津
西部・東部岩体は共通の初期変成作用を被っており，以
後の変成履歴はほぼ同様のものと考えられる（第 3. 57
図 a）．

3. 7. 2　エクロジャイト相変成
定義と分布　角閃石エクロジャイト亜相–藍晶石エクロ
ジャイト亜相での変成作用によって特徴付けられる（第
3. 57 図 b）．別子エクロジャイト相ユニットの岩石はす
べてこのステージの変成作用を経験している．Wallis et 
al. （2009）は瀬場苦鉄質片岩（第 3. 1 図）のエクロジャ
イト様片岩及び徳島県の高越エクロジャイト様片岩とい
う 2試料についてエクロジャイト相変成作用時，つまり
ざくろ石とオンファス輝石の同時成長年代を検討し，共
に89〜 88 Maという年代を得ている（第3. 2. 3節参照）．
一方，東赤石ユニットのエクロジャイト相変成（最高
圧力時；第 3. 57 図 a）は狭義別子エクロジャイト相ユ
ニットより有意に高圧で起こっており（第 2. 3 図；第
3. 6. 2. 2 節参照），この最高圧力の時期は 90Ma以前（変
形段階の対応関係による）ということしかわからない．
第 3. 57 図では東赤石岩体の沈み込みを便宜的に 117〜
110Maの時期（第 3. 57 図 a）に書き込んだが，正確に
は 117〜 90Maのいずれかの時期である．
変成条件　エクロジャイト相変成作用時の圧力・温度条
件は第 2. 3 図及び第 3. 57 図 bにまとめた．東赤石岩体
における最高圧力条件（第 3. 57 図 a）は変形段階の区
分における D2B期（第 3. 44 図）に達成されているが，
その後の上昇時に起こった D3 期の少なくとも一部は別
子エクロジャイト相ユニットにおける上昇時変形，DE2

と同一視できる（第 3. 44 図；第 3. 6. 2. 3 節参照）．つ
まり，東赤石岩体は第 3. 57 図 bに示したエクロジャイ
ト相変成の圧力・温度条件下で他のエクロジャイト相岩
体と接合した可能性が高い．

圧力・温度履歴　東赤石岩体の圧力・温度履歴について
は第 3. 6. 2. 2 節参照．以下，別子エクロジャイト相ユ
ニットの岩石を瀬場タイプと五良津タイプに分けて議論
する．瀬場タイプのエクロジャイト様岩は狭義の瀬場
苦鉄質片岩（ざくろ石含有苦鉄質片岩；Ems）に産する
ものに代表され，多くの基質鉱物は径 1 mm以下と比較
的細粒である（第 3. 28 図 f–h）．また初期変成作用の痕
跡を持たない．一方，五良津岩体（第 3. 1 図）のざく
ろ石含有苦鉄質片麻岩（Emg）やざくろ石含有変斑れい
岩（Egb）を五良津タイプとするが，これらの構成鉱物
の多くは肉眼で認識可能な程度に粗粒である（第 3. 28
図 m–o，s）．また初期変成作用の痕跡を一部に残す（第
3. 7. 1 節参照）．Aoya et al.（2003）は瀬場タイプの特
徴を持つ徳島県の高越エクロジャイト様片岩について詳
細なざくろ石の包有物解析を行い，圧力 /温度勾配の非
常に大きな「立った」沈み込み圧力・温度履歴を認識し
た（第 3. 57 図 b）．そして，このような圧力・温度履
歴が記録されるテクトニックな状況が海嶺沈み込みの
直前期に当たることを熱モデル計算（Uehara and Aoya，
2005）によって示した．すなわち，高越エクロジャイト
様片岩や瀬場エクロジャイト様片岩が形成した約 90Ma
の時期には中央海嶺が海溝の近傍にまで接近している
状況であった（第 3. 57 図 b）．一方，Endo et al.（2012）
は五良津西部岩体のエクロジャイト様岩についてシュー
ドセクション解析を行い，エクロジャイト相への沈み込
み圧力・温度履歴が瀬場タイプに比べて明らかに小さな
圧力 /温度勾配を持つことを示した（第 3. 57 図 b）．そ
して，このような「寝た」沈み込み圧力・温度履歴はゆっ
くりとした沈み込みによって形成されるものと考え，熱
モデル計算によってその圧力・温度履歴を再現した（第
3. 57 図 a，b）．すなわち，五良津西部岩体はスラブと
一体の正常な沈み込みによって初期変成作用のピーク変
成条件を経験したのちにスラブからはがれ，その後はス
ラブに引きずられる形でゆっくりと沈み込んでエクロ
ジャイト相に達したという解釈である（第 3. 57 図 a，b）．
スラブからはがれた時期は沈み込み開始直後であったた
め，その後沈み込み境界はどんどん冷却してゆく（第
3. 57 図 a）．これに伴い，五良津岩体は初期変成作用の
あと，110Maころまでに急速な温度降下を経験する（第
3. 57 図 a）．一方，110〜 90Maの時期には接近してく
る中央海嶺によって沈み込み境界は徐々に温められてゆ
くため，この状況でゆっくりと沈み込む五良津岩体には
「寝た」圧力・温度履歴が記録される（第 3. 57 図 b）．
このモデルは，共に玄武岩を原岩とする瀬場タイプエク
ロジャイト様岩と五良津西部岩体のエクロジャイト様岩
（第 3. 5. 3 節参照）の粒度の違いをよく説明する．つま
り，立った沈み込み圧力・温度履歴を伴う瀬場タイプエ
クロジャイト様岩は約 90Maの時期に一気にエクロジャ
イト相まで沈み込んでおり（第 3. 57 図 b），変成作用の
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継続時間は数Ma以内とごく短い．これに対し，五良津
西部岩体は少なくとも約 20Maという長い時間をかけて
ゆっくりとエクロジャイト相へと達する（第 3. 57 図 b）．
両者の粒度の違いは，こういった変成作用の持続時間の
違いによるものと解釈できる．近年，エクロジャイト相
岩体群を取り囲む地域の泥質片岩（Eps）や珪質片岩（Eqs）
もエクロジャイト相変成を経験したと考えられるように
なったが（第 3. 2 図），こういった比較的細粒の岩相は
瀬場タイプエクロジャイト様岩と履歴を共にしていただ
ろう．一方，東平岩体が五良津タイプに属することは第
3. 7. 1 節で述べたが，瀬場変斑れい岩，権現岩体（第 3. 1
図）などが瀬場タイプと五良津タイプのどちらに分類さ
れるべきなのかは今のところ明らかではない．これらの
岩体が粗粒の片麻岩類で構成されることは五良津タイプ
を示唆するものの，特に変斑れい岩については原岩の粒
度を踏襲している可能性もある．初期変成作用の痕跡を
残しているか，またはエクロジャイト相への沈み込み圧
力・温度履歴の傾きが大きいか小さいかが分類の鍵であ
ろう．
いずれにせよ，これまでに得られているエクロジャ
イト相変成作用の圧力・温度条件をまとめると第 3. 57
図 bのように一連のトレンドをなす（Ota et al.，2004；

Aoya et al.，2009）．つまり，エクロジャイト相変成以前
には東赤石岩体，瀬場タイプ，五良津タイプといったい
くつかの異なる変成履歴が存在するものの（第 3. 57 図
b），エクロジャイト相変成の時期（約 90Ma）にはこれ
らすべての岩体は一体化し，一連のユニットである広
義の別子エクロジャイト相ユニット（Wallis and Aoya，
2000，Aoya，2002 のエクロジャイトナップ；第 3. 2 図，
第3. 32図）が形成していたと解釈できる（第3. 57図 b）．
エクロジャイト相変成の単一性について　これまで，2
度の異なるエクロジャイト相変成が認識できるという
考えがいくつか提案されているので（Takasu，1989；
Toriumi and Kohsaka，1995；櫻井・高須 2009；Kabir and 
Takasu，2010aなど），これらに関する著者の見解を簡
単に述べる．まず Takasu（1989）や Toriumi and Kohsaka
（1995）は五良津東部岩体に 2段階のざくろ石成長が認
識されること（第 3. 5. 3 節参照）を主な根拠として 2
段階のエクロジャイト相変成を想定しているが，彼らが
認識したざくろ石核部はエクロジャイト相ではなく，角
閃岩相相当の初期変成作用によって生じた可能性が高い
（第 3. 7. 1 節参照）．苦鉄質岩におけるざくろ石の存在
が必ずしもエクロジャイト相変成の証拠とならないこと
は既に述べた（第 3. 4. 3. 2 節参照）．また櫻井・高須
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第 3. 58図　新居浜地域三波川帯の地質構造概略図
ハネズル断層，大野山断層及び吉居断層の確認位置を，露頭写真を示した図の番号と共に示した．Ds転倒褶曲の軸面トレー
スのうち，白滝シンフォームの南翼に見られる副次的なものについては細い点線で示した．
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（2009）は広義の瀬場苦鉄質片岩に属する峨蔵地域のエ
クロジャイト様片岩のざくろ石に融食再成長組織が認め
られることを示し，この融食の原因を降温・減圧に求め
ることで，融食前・融食後という 2度のエクロジャイト
相変成（エクロジャイト相における昇温・昇圧）を想定
した．しかし，ざくろ石の融食を引き起こす原因は H2O
分圧の増大など，降温・減圧以外にも考えられるため，
櫻井・高須（2009）の解釈は確実とは言えない．一方，
Kabir and Takasu（2010a）は狭義の瀬場苦鉄質片岩に属
する大野谷エクロジャイト様片岩中に，ざくろ石核部が
異なる組成のざくろ石を包有する組織を見いだし，被包
有ざくろ石とホストのざくろ石が 2回の異なるエクロ
ジャイト相変成に対応するものと解釈した．しかし，彼
らが示した被包有ざくろ石の組成はホストざくろ石の核
部の外側に成長したマントル部と同一である．しかも，
被包有ざくろ石とざくろ石マントル部が，過去の割れ目
を充填成長したと思われるネットワーク状ざくろ石に
よって連結していることが一部で確認できる（Kabir and 
Takasu （2010a）の Fig.5）．つまり，彼らが示した被包有
ざくろ石はおそらくホストざくろ石の一部に過ぎない．
過去の割れ目を充填するように成長したネットワーク状
ざくろ石は，例えば瀬場変斑れい岩においても認識され
ている（Takasu，1984）．

3. 7. 3　主変成
定義と分布　中七番ユニット，白滝ユニット，別子エク
ロジャイト相ユニットのすべてにおいて認識され，緑泥
石帯からオリゴクレース黒雲母帯に至るいわゆる三波川
帯全域の変成分帯（第 3. 5 図）が記録されたステージ
である．パンペリー石アクチノ閃石亜相から青色片岩相
–緑色片岩相の境界部を経て緑れん石角閃岩亜相に至る
連続的な変成相系列が認識される（第 2. 3 図 ； 第 3. 8. 3
節参照）．エクロジャイト相岩体では主変成は主にオン
ファス輝石を分解して生じたホルンブレンドまたはアル
カリ輝石とアルバイトの連晶組織，シンプレクタイトと
して認識される（第 3. 2 図，第 3. 29 図 a，b）．度合い
の差こそあれ，別子エクロジャイト相ユニットの岩石は
すべてこの主変成作用によるオーバープリントを受けて
いる（第 3. 4 図，第 3. 9 図 c，第 3. 57 図 c）．主変成
作用の時期は，エクロジャイト相変成作用の時期（約
89 Ma）とフェンジャイト・全岩を用いた K–Ar，Ar–Ar
年代（第 2. 1 図）を併せて考えると 89〜76 Ma頃と考
えられる（第 3. 2. 3 節参照）．
変成条件　別子地域のオリゴクレース黒雲母帯につい
ては Enami（1983）が泥質片岩の鉱物共生から 10 ± 1 
kbar，610 ± 25 ˚Cという圧力・温度条件を見積もって
いる．また Enami et al.（1994）は，ざくろ石＋アルカ
リ輝石（エジリンオージャイト）＋アルバイト＋石英，
という鉱物組み合わせを含む希少な珪質片岩を緑泥石

帯，ざくろ石帯，アルバイト黒雲母帯から見いだし，ざ
くろ石–単斜輝石温度計とひすい輝石圧力計を組み合わ
せることで，これらの鉱物帯の最高温度時の圧力・温度
条件を導いた．別子地域に関し，緑泥石帯では 5.5〜6.5 
kbar， 300〜360 ˚C，ざくろ石帯では 7.0〜8.5 kbar， 420〜
460 ˚C，アルバイト黒雲母帯では 8.0〜9.5 kbar，490〜
550 ˚Cが見積もられている．これらの圧力・温度条件は
第 2. 3 図及び第 3. 57 図 cにまとめた．
一方，エクロジャイト相岩体の大部分はアルバイト黒
雲母帯またはオリゴクレース黒雲母帯に属するが（第
3. 5 図），シンプレクタイト（アルバイト＋バロア閃石
ないしホルンブレンド）の形成から推定される緑れん石
角閃岩亜相の変成条件は両帯における変成条件と合致す
る．Zaw Win Ko et al.（2005a）は狭義の瀬場苦鉄質片岩
（第 3. 1 図）に挟まれた泥質片岩中のざくろ石にエクロ
ジャイト相変成よりも後に成長した外縁部を認識し，ざ
くろ石–緑泥石温度計から 550〜600˚C（10kbarでの値）
という変成温度を見積もった．この温度は瀬場苦鉄質片
岩が属するアルバイト黒雲母帯の変成条件とほぼ一致し
ている．このように別子エクロジャイト相ユニットが周
囲の白滝ユニットと同様の主変成の痕跡を残しているこ
とは，主変成作用の段階で別子エクロジャイト相ユニッ
トと白滝ユニットが定置していたことを示す（第 3. 57
図 c）．中七番ユニットの主変成作用の扱いについては
第 3. 7. 4 節で述べる．
圧力・温度履歴　Aoya（2001）は瀬場苦鉄質片岩（狭
義）のエクロジャイト様片岩について，エクロジャイト
相から緑れん石角閃岩亜相への定性的な上昇履歴を示し
た．また五良津西部岩体のエクロジャイト様片麻岩につ
いて Endo et al.（2012）が，エクロジャイト相から緑れ
ん石角閃岩亜相に向かう定量的な上昇履歴を報告してい
る（第 3. 57 図 c）．一方，Enami et al.（1994）は緑泥石
帯に属する白滝ユニットの岩石では最高温度に至る履歴
が沈み込み（昇温・昇圧）履歴となっていることを示し
た．また Enami et al.（1994）はざくろ石帯及びアルバ
イト黒雲母帯の珪質片岩試料において最高温度以前の圧
力・温度履歴を検討し，最高温度達成の前に 50〜100˚C
の昇温に伴う 0.3〜1kbarの減圧があったことを示唆し
た．その後，Enami（1998）は両鉱物帯の泥質片岩に産
するざくろ石の累帯構造にざくろ石–緑泥石温度計とチ
タン石形成反応を併用したモデル計算を行い，最高圧
力時に至るまでの比較的「立った」（圧力 /温度勾配の
大きな）沈み込み履歴（第 3. 57 図 c）及びその後の最
高温度に至るまでの昇温・減圧履歴を導いた．また Inui 
and Torium （2002）はアルバイト黒雲母帯の泥質片岩に
ついて，ざくろ石の組成累帯構造を用いたギブス法解析
（乾，2004）から Enami（1998）と同様の「立った」沈
み込み圧力・温度履歴を導いている．ただし，現在の目
で見ると Enami et al.（1994），Enami（1998），及び Inui 
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and Toriumi（2002）が用いた試料の多くは第 3. 2 図の
別子エクロジャイト相ユニットに含まれており，解析に
使われたざくろ石はエクロジャイト相で形成していた可
能性があるため，解析結果の少なくとも一部は現在的な
視点で再評価されるべきだろう．

3. 7. 4　主変成以後の上昇履歴
白滝ユニットの緑泥石帯低温部と中七番ユニットの変
成条件は共にパンペリー石アクチノ閃石亜相に相当し，
区別がつかない（第 2. 3 図；Sakaguchi and Ishizuka，
2008）．この意味において中七番ユニットでの変成作用
は一連の主変成の一部とした．一方，中七番ユニット
（緑泥石帯低温部）の最高変成温度は 300〜360˚Cであり，
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第 3. 59図　ハネズル断層の露頭写真，及び変位のセンス
ハンマーの長さは 33 cm．断層の両側を占めるのは白滝ユニット上部の泥質片岩（SUp：アルバイト黒雲母帯）．FZ：破砕帯，
RS：リーデル剪断面．（a）露頭全景．北北西を向いて撮影．露頭の位置は第 3. 58 図参照．（b）（a）の右端の破砕帯部分
の拡大．北を向いて撮影．（c）（a）の左端のリーデル剪断面の拡大．北を向いて撮影．QV：石英脈．（d）露頭で測定し
た構造方位のステレオプロット（等面積，下半球投影）とその解釈．ハネズル断層は右横ずれ断層と解釈できる．

白雲母類鉱物における K–Ar系の閉鎖温度（約 400˚C：
Hodges，1991；Hames and Bowering，1994 など）に満た
ないため，Takasu and Dallmeyer（1990）によって得られ
ている約 77Maという Ar–Ar年代（第 2. 1 図）は変成
年代とみなすのが妥当だろう．本報告では暫定的にこの
立場を取り，中七番ユニットにおける主変成作用は約
77Maに起こったと考える（第 3. 57 図 d）．ただし，中
新世火成活動に伴う再加熱によって Ar–Ar年代の若返
りが起こっている可能性があることを付け加えておく
（第 7. 3 節参照）．
一方，ざくろ石帯やアルバイト黒雲母帯に属する白
滝–別子エクロジャイト相ユニットから得られている
Ar–Ar年代は約 400˚Cへの冷却年代であるにも関わら
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ず，大部分は 89〜80Maと 77Maよりも古い値を示して
いる．つまり，中七番ユニットにおける主変成の時期
（約 77Ma）には，白滝ユニットと別子エクロジャイト
相ユニットは既に白雲母類鉱物における K–Ar系の閉鎖
温度，約 400 度以下への冷却を終えている（第 3. 57 図
d）．Okamoto and Toriumi （2004，2005）は苦鉄質片岩中
の角閃石の組成累帯構造を用いたギブス法解析（岡本，
2004）によって緑泥石帯高温部–アルバイト黒雲母帯に
おける主変成以後の圧力・温度履歴（上昇履歴）を導い
た（第 3. 57 図 d）．この解析結果によれば，白滝–別子
エクロジャイト相ユニットは 400 度以下まで冷却した
89〜80Maの段階で約3.5kbarまで上昇しており（第3. 57
図 d），中七番ユニットの主変成の時期（約 77Ma）には
その上位への衝上運動を終えていたものと考えられる．
Wallis et al.（2009）は瀬場苦鉄質片岩（狭義）から得
られている Lu–Hf年代と Ar–Ar年代にほとんど差がな
く，誤差範囲で一致することから（第 2. 1 図），瀬場苦
鉄質片岩がエクロジャイト相から Ar–Arの閉鎖圧力（約
3.5kbar．第3. 57図 d参照）に達するまでの上昇がプレー
ト運動に匹敵する高速（2.5 cm/year以上）であったこと
を論じた．

3. 8　 地 質 構 造

本節では新居浜地域三波川帯における巨視的な（地質
図規模の）地質構造を総括する（第 3. 58 図参照）．

3. 8. 1　Ds 期以前の変形構造
別子エクロジャイト相ユニット内の構造境界　第 2. 3
図及び第 3. 57 図 bに示した通り，東赤石ユニットは他
のすべての別子エクロジャイト相ユニット構成岩類より
も高圧の変成条件を経験しているため，このユニットに
属する東赤石岩体，芋野岩体，上兜かんらん岩，雲ヶ
原岩体及び西赤石岩体（第 3. 1 図）の分布境界は，断
層で接する一部の例外（第 3. 6. 2 節参照）を除けばす
べて過去の構造境界とみなせる．東赤石岩体と周囲の
別子エクロジャイト相ユニットは東赤石岩体における
D3 期（第 3. 44 図）には既に履歴を共にしていることか
ら，これらの構造境界は D3 期以前（別子エクロジャイ
ト相ユニットにおける DE2 期以前）に形成したものと考
えられる．五良津西部・東部岩体（第 3. 1 図）の境界
が過去の構造境界であるかどうかは五良津東部岩体が下
部地殻 –ウェッジマントル起源であるか，あるいは海洋
底起源であるかによる（第 3. 7. 1 節参照）．前者の場合
は DE1 期（第 3. 9 図）以前の明確な構造境界と考えら
れる．五良津タイプに属する東平岩体は瀬場タイプの片
岩類に取り囲まれることから，その分布境界は DE2 期以
前の構造境界とみなせる．また瀬場変斑れい岩（第 3. 1
図）の分布境界が明瞭な構造境界かどうかは，この岩体

が五良津タイプなのか，瀬場タイプなのかによる（第
3. 57 図 b；第 3. 7. 2 節参照）．五良津タイプであれば，
周囲を取り囲む瀬場タイプ岩相との間に DE2 期（第 3. 9
図）以前の構造境界が必要である．権現岩体（第 3. 1
図）については，東赤石岩体と接する南西端は DE2 期以
前の構造境界とみなせるが，北東端についてはこの岩体
が五良津タイプなのか瀬場タイプなのかによる．いずれ
にせよ，エクロジャイト相に達した岩石の集積，つまり
別子エクロジャイト相ユニットの形成は上昇時変形であ
る DE2 期の開始時にはほぼ終了しており（第 3. 9 図， 第
3. 57 図 b），別子エクロジャイト相ユニット（広義）の
内部に想定される構造境界はすべて DE2 期以前に形成し
たものとみなせる．
別子エクロジャイト相ユニットと白滝ユニットの境界　
DE2 期変形は別子エクロジャイト相ユニットにおける主
変形であり（第 3. 9 図 a），瀬場苦鉄質片岩（狭義）や
五良津西部岩体では広範囲において DE2 片理が発達し
ている（Aoya and Wallis，1999；Endo et al.，2012）．DE2

期は別子エクロジャイト相ユニットにおける上昇時変形
だが，同時期に起こっていた Dr変形は白滝ユニットに
おける沈み込み時変形である（第 3. 9 図）．つまり，別
子エクロジャイト相ユニットと白滝ユニットの定置はこ
れらの変形段階の最終期に起こったと考えられる（第
3. 9 図 c；Aoya，2001）．別子エクロジャイト相ユニッ
トと白滝ユニットの間の構造境界を露頭観察と薄片観察
のみによって認定することが困難なことは第 3. 4. 3. 2
節で述べた．ただし，地質構造の観点から見れば，別子
エクロジャイト相ユニットの分布は少なくとも白滝苦鉄
質片岩の上位に位置する泥質片岩卓越部以上の構造位置
に限られる（第 3. 3 図，第 3. 32 図 a；第 3. 4. 3. 2 節
参照）．現時点での別子エクロジャイト相ユニットの分
布範囲は第 3. 2 図に示した．

3. 8. 2　Ds 期の変形構造
Ds期の片理（Ss）は別子エクロジャイト相ユニット

（広義）を除く三波川変成コンプレックスのほぼ全域に
発達し，三波川帯全域における主変形とみなせる（第 3. 9
図 b；Wallis et al，2009 など）．本地域三波川帯中央部
の別子地域では，この Ds期に形成した巨視的な転倒褶
曲群，すなわち南から加茂次郎シンフォーム，加茂次郎
アンチフォーム，白滝シンフォーム，白滝アンチフォー
ム，奥汗見シンフォーム及び奥汗見アンチフォームが認
識された．これについては第 3. 4. 3. 1 節で記述した．
また，これらの褶曲の軸面トレースは第 3. 58 図に示し
た．一方，本地域南西端部の新居浜市別子山中七番周辺
には混在岩（SLx）によって特徴付けられる Ds期の剪
断帯があるが（第 3. 58 図），これについては第 3. 4. 1. 1
節で記述した．この剪断帯は下位の中七番ユニットと上
位の白滝ユニットを境するものであり（第 3. 3 図；第
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第 3. 60図　大野山断層，吉居断層の露頭写真
ハンマーの長さは 33cm，ハンマーヘッドの長さは 18cm．露頭位置は第 3. 58 図参照．SUp：白滝ユニット上部の泥質片岩，
SMp：白滝ユニット中部の泥質片岩，SUm：白滝ユニット上部の苦鉄質片岩．FZ：破砕帯，Ss：Ds片理．（a）大野山断
層に伴う 2条の未固結破砕帯．北東を向いて撮影．断層上側の泥質片岩は白滝苦鉄質片岩の下位を，また断層下側の泥質
片岩は白滝苦鉄質片岩の上位を占めることを周辺の調査で確認した．（b）吉居断層に伴う破砕帯．北東を向いて撮影．

3. 32 図），白滝ユニットの中七番ユニットに対する南方
への衝上によって形成したものと考えられる（第 3. 57
図 d；Takasu and Dallmeyer，1990；Takasu et al.，1994；
Wallis，1998）．

3. 8. 3　Du 期の変形構造
Du期変形は主片理 Ssを曲げ，東西傾向ほぼ水平な褶

曲軸を持つ直立褶曲によって認識される（第 3. 8 図 a，
第 3. 9 図 b）．本地域三波川帯東部のハネズル断層（第
3. 58 図）より北東側の地域（赤星山地域）には，地質
図規模の Du褶曲，すなわち富郷シンフォームと薬師ア
ンチフォームが認識される（断面図 A–B）．地質図及び
第 3. 58 図にはこれらの軸面トレースを示した．また本
地域三波川帯中央部の別子地域においても緩やかな巨視
的Du褶曲の影響が確認できる（第3. 21図 ； 第3. 4. 3. 1
節参照）．

3. 8. 4　断層
中央構造線　中央構造線は前期白亜紀から現在に至る長
大な活動史を持つ（第 9章参照）．本地域では三波川変
成コンプレックスとその北方に位置する和泉層群ないし
第四紀堆積物との境界断層をなしている（第 3. 32 図）．
本地域三波川帯のうち中央構造線から 300 m以内の部分
では後期白亜紀末期までの活動によると思われる泥質片
岩のマイロナイト化がしばしば認められる（第 3. 5 図
a，第 9. 1 図；第 9. 2. 1 節参照）．また小河谷川河床の
中央構造線露頭では泥質片岩のカタクラサイト化が認め
られる（第 9. 2 図 a）．Fukunari and Wallis （2007）と El–
Fakharani and Takeshita（2008）は中央構造線近傍の三波
川変成コンプレックスにおいて正断層センスの変位を示

す小断層群（もしくはシアーバンド）を報告しており，
これらは後期白亜紀末期–前期中新世の活動に伴って形
成したものと考えられる（第 9. 2. 1 節参照）．
ハネズル断層　本地域三波川帯東部において北西–南東
方向に延びる（第 3. 58 図）．露頭写真は第 3. 59 図 a–c
に示した．主断層面は母岩の Ds片理とほぼ平行に発達
し，厚さ 20〜80 cm程度の固結した破砕帯（ないし剪断
帯）を伴う（第 3. 59 図 a，b）．固結断層であることから，
未固結破砕帯を伴う大野山断層（後述）よりも古いもの
と考え，地質図では大野山断層に切られるように描い
た．ハネズル断層の破砕帯周辺にはリーデル剪断面（R1
面：狩野・村田，1998 など）と思われる互いにほぼ平
行な複数の小断層が発達する（第 3. 59 図 a，c）．主断
層面とこれらリーデル剪断面の方位関係から，ハネズル
断層の変位方向がほぼ水平であったこと，また断層変位
のセンスが右横ずれであったことがわかる（第 3. 59 図
d）．またリーデル剪断面において石英脈のズレから認識
される変位のセンスも右横ずれと調和的である（第 3. 59
図 c）．ハネズル断層北西部の位置は Hara et al.（1990，
1992）における猿田ナップ Iと猿田ナップ IIの境界にほ
ぼ一致している．しかしナップと呼ぶ以上，その境界の
両側には明らかな異地性が認識されるべきであるが，本
報告の調査では岩相，変成度，変形構造といういずれの
観点からも明確な異地性を示す事実は得られなかった．
ハネズル断層の西側では五良津岩体北方から中央構造線
にかけてざくろ石帯が広く分布し，東側ではハネズル山
北方にやはりざくろ石帯が広く分布する．仮にこれらの
ざくろ石帯の南限をマーカーと考えると，ハネズル断層
の右横ずれ変位は約 3 kmである．
大野山断層　本地域三波川帯南東端部において北北東–
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南南西方向に延びる（第 3. 58 図）．この断層を認識し
たことを一因とし，南隣「日比原」地域北東端部の地質図，
断面図（青矢・横山，2009）に若干の修正が生じた（第 3. 20
図）．断層の確認地点（3. 58 図）において，大野山断層
の断層面の走向はN27˚E，傾斜は東に56˚である（第3. 60
図 a）．この走向を北北東に延長すると古山ほか（1985）
によるアルバイト黒雲母帯とオリゴクレース黒雲母帯の
境界（第 3. 7 図）に至る．古山ほか（1985）や Hara et 
al.（1990，1992）はこの境界を猿田ナップ Iと IIの境界
と解釈しているが，本報告では大野山断層によるものと
解釈する．大野山断層に伴う破砕帯（第 3. 60 図 a）は
未固結であるため，固結断層であるハネズル断層よりも
新しいものと考え，地質図ではハネズル断層を切るよう
に描いた．断層面上に観察される擦痕の方向は傾斜方向
と平行に近い（トレンド 139˚，プランジ 49˚）．東平岩
体から五良津岩体（第 3. 1 図）にかけて分布するオリ
ゴクレース黒雲母帯は東に向かって赤石山系上方の空中
に延長すると考えられるので，仮にオリゴクレース黒雲

母帯をマーカーと考えると，大野山断層は正断層センス
の変位を伴っていたと考えられる．
吉居断層　本地域三波川帯南西端部において北北東–南
南西方向に延びる（第 3. 58 図）．吉野・小島（1953）
の地質図に示されていたものを本報告の調査で確認し
た．断層の確認地点（第 3. 58 図）において，断層面の
走向傾斜は N16˚E，62˚Wである．断層確認地点の北方
では点紋片岩と無点紋片岩の分布境界（ざくろ石帯と緑
泥石帯の境界）が南北に走っているが（第 3. 6 図），こ
の境界は吉居断層によるものと考えられる．また，断層
東側に広く分布する白滝苦鉄質片岩が西側で消滅するこ
とも吉居断層の存在によって説明できる．露頭では東側
の苦鉄質片岩と西側の泥質片岩（共に緑泥石帯）を隔て
ており，幅 40 cm程度の未固結破砕帯を伴う（第 3. 60
図 b）．断層の変位方向やずれのセンスを露頭で確認す
ることはできなかったが，仮に白滝苦鉄質片岩をマー
カーと考えると，左横ずれの変位を伴っていたと考えら
れる．
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第 4章　 領 家 変 成 岩 類

（松浦浩久・青矢睦月）

「新居浜」地域（以下，本地域）の領家変成岩類は新
居浜市北東部多喜浜の燧

ひうち

灘
なだ

に面した新居浜市東港フェ
リー着場から黒島にかけて小範囲に分布するほか，大島
と御代島にも領家深成岩類の小規模な捕獲岩体として含
まれる．岩相は分布が広い順に苦鉄質片麻岩（第4. 1図，
第 4. 3 図），泥質及び砂質片麻岩（第 4. 2 図），珪質片
麻岩（第 4. 3 図，第 4. 4 図），及び大理石からなる．片
麻岩類の岩相境界は東西方向から西北西–東南東方向で
北または南に 40˚以上の急傾斜で接し，原岩の層理を示
すと考えられる．片麻岩は板状鉱物と柱状鉱物の並びに
よるほぼ岩相境界と平行な片麻状構造を示すが，部分的
には接触変成によるモザイク組織を示すことがある（第
4. 5 図 b）．

4. 1　苦鉄質片麻岩（Rm）

苦鉄質片麻岩には縞状構造の発達が弱い部分と強い部
分がある．縞状構造の発達が弱い苦鉄質片麻岩は黒島東
海岸から海浜公園にかけての岩体のほか，垣生崎南にも
小規模に露出する．黒島東海岸でブロック状の層状珪質
片麻岩の小岩体を捕獲するが（第 4. 3 図），それ以外の
場所では他の岩相を含まない．塊状苦鉄質岩を顕微鏡で
観察すると主に径 0.05〜0.8 mmのホルンブレンド（Z：
緑褐色）と斜長石からなる角閃石片麻岩で，少量の単斜
輝石，黒雲母，鉄酸化鉱物及びチタン石を伴う．露頭及
び手標本では塊状に見えるが，顕微鏡下では角閃石の柱
状結晶の伸張や粗粒の層と細粒の層の互層，及び副成分
鉱物に富む層を挟むことによる片麻状組織が認められ
る．

第 4. 1 図　苦鉄質片麻岩の露頭（新居浜港フェリー岸壁西）

第 4. 2 図　泥質片麻岩の露頭（新居浜市黒島唐猫鼻西）

RRmm

RRmm

RRmm

RRmm
RRss

RRss

第 4. 3 図　珪質片麻岩（Rs）の岩塊を含む苦鉄質片麻岩（Rm）
の露頭（新居浜市黒島東海岸）

縞状構造の発達が顕著な苦鉄質片麻岩は新居浜市東
港フェリー着場の西に露出している（第 4. 1 図）．厚さ
数 mm〜数 cmの灰緑色部と白色部及び暗緑褐色部が縞
状を示し，縞が細かく折りたたまれて褶曲する（第 4. 1
図）．顕微鏡で観察すると，灰緑色部は主に径 0.1〜0.5  
mmのホルンブレンド（Z：緑褐色），斜長石，単斜輝
石（ディオプサイド）からなる角閃石片麻岩で（第 4. 5
図 a），径 0.02 mm前後のチタン石とアパタイトを伴う．
白色部は主に径 0.1〜0.2 mmの単斜輝石と斜長石からな
り，単斜輝石を多量に包有するホルンブレンド（径 0.5
〜1 mm ，Z：緑褐色）を少量含み（第 4. 5 図 a），径 0.02 
mm前後のチタン石とアパタイトを伴う．暗緑褐色部分
はホルンブレンド（径 0.1〜1 mm ，Z：緑褐色）とチタ
ン石からなる角閃石岩である．これらの岩相をぶどう石
脈が切っている．
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第 4. 4 図　珪質片麻岩の露頭（新居浜市黒島東海岸）

4. 2　泥質及び砂質片麻岩（Rp）

本岩相は風化・浸食を受けて分布は狭く，黒島の苦鉄
質片麻岩と深成岩体に挟まれた低所にわずかに残るほ
か（第 4. 2 図），大島の花崗閃緑岩の捕獲岩体として露
出している．泥質及び砂質片麻岩は茶褐色を呈し，径
0.2〜1 mmの黒雲母結晶が肉眼で認められる．厚さ 1〜3 
cmの珪質片麻岩の薄層を挟むほか，礫状ないし岩塊状
の珪質片麻岩を含むことがある（第 4. 2 図）．黒島の苦
鉄質片麻岩の北側から得られた試料（第 4. 5 図 d），及
び大島で得られた捕獲岩試料は共に灰色部と暗褐色部の
厚さ 1〜10 mmの互層からなる．顕微鏡で観察すると，
主成分鉱物は径 0.05〜1.2 mmの石英，黒雲母（Y≒ Z；
赤褐色），斜長石，カリ長石及び白雲母からなり（第 4. 5
図 c，d），径 0.02 mm前後の鉄酸化鉱物と，ジルコン，
アパタイトを含む．また菫青石に由来すると思われる
径 1〜2 mm程度の粒状のピナイト集合体が含まれる（第
4. 5 図 c，d）．加えて，黒島の試料には最大径 7 mmま
でのざくろ石，及び緑泥石が少量含まれる（第 4. 5 図 d）．
緑泥石は一部で黒雲母を置換していることから（第 4. 5
図 d），後退変成時に生じたものと考えられる．灰色部
の原岩はおそらく石英砂粒に富む砂質岩で，暗褐色部は
泥質岩由来と考えられる．灰色部では暗褐色部に比べて
黒雲母とざくろ石に乏しく，また石英が粗粒で波動消光
を示す．

4. 3　珪質片麻岩（Rs）

珪質片麻岩は垣生花崗閃緑岩の捕獲岩体として垣生に
比較的まとまって分布するほか，黒島にも小岩体が分布
する．露頭規模では泥質及び砂質片麻岩中にレンズ状な
いしブーダン状の径数 cmの中礫サイズから 10 数 mの
岩塊として含まれることがあり（第 4. 2 図），また黒島
東海岸では珪質片麻岩の小岩体が苦鉄質片麻岩中に捕獲
されている（第 4. 3 図）．露頭では厚さ数 cmの珪質岩
に厚さ 1〜3 mmの泥質岩の薄層を挟んで互層する層状
珪質片麻岩である（第 4. 4 図）．薄片を肉眼で観察する
と薄片の大部分はほぼ無色透明であるが，1〜2 cmに 1
枚の割合で厚さ 0.5 mmの褐色薄層を挟む．顕微鏡で観
察すると無色透明に見える部分は径 0.2〜1.2 mmの粗粒
石英が大部分を占める．粗粒石英は結晶内部に径 0.01  
mm前後の黒雲母微結晶を含む．石英内の黒雲母微結晶
の多くは片麻状構造と平行な方向に配列している．石英
以外には径 0.05〜0.3 mmの黒雲母（Y≒ Z；赤褐色），
ざくろ石，及び白雲母を少量含む．褐色薄層の部分はほ
とんどすべて黒雲母のみからなり，少量のざくろ石を伴
う．

4. 4　 大 理 石（Rl）

垣生花崗閃緑岩に捕獲された泥質片麻岩に大理石が伴
う．大理石は径数 m〜10 mの岩塊として御代島北部に
わずかに分布する（稲見， 1964）．大理石は再結晶によっ
て個々の方解石結晶が肉眼で見える糖晶質になってお
り，更に周辺部には垣生花崗閃緑岩や珪質片麻岩との反
応によって珪灰石・灰ばんざくろ石・透輝石・ベスブ石・
桃れん石を含むスカルンを生じている（稲見， 1964）．

4. 5　変成年代・変成条件

変成年代　本地域の領家変成岩類について放射年代測定
は行われていない．比較的近傍で得られている年代値と
しては，山口県柳井地域で泥質片麻岩 3試料のモナザ
イトについて 104〜96Maの CHIME年代が報告されてお
り，領家変成作用の年代と解釈されている（Suzuki and 
Adachi，1998）．
変成条件　本地域の領家変成岩類は広域変成作用のみな
らず，その後の領家深成岩類の貫入による接触変成作用
の影響をも受けている．例えば大島で得られた泥質及び
砂質片麻岩捕獲岩のモザイク組織（第 4. 5 図 b）に見ら
れるように，広域的な変形・変成作用によって生じた片
麻状構造を切るように無方向に成長している黒雲母（第
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第 4. 5 図　領家変成岩類の薄片写真
すべてオープンニコル．GSは片麻状構造と平行な方向を示す．Hb；ホルンブレンド，Cpx；単斜輝石（ディオプサイド），
Pl；斜長石，Bt；黒雲母，Ms；白雲母，Kfs；カリ長石，Pn；ピナイトの集合体，Grt；ざくろ石，Chl；緑泥石．（a） 縞状
の苦鉄質片麻岩（新居浜東港フェリー着場西 [GSJ R 101716]）．上方が白色部，下方が灰緑色部に相当する．（b）泥質片麻
岩（大島南東海岸 [GSJ R 101730]）．黒雲母の無方向な配置によるモザイク組織が見られる．（c）泥質片麻岩（bと同一薄
片）．ピナイト集合体からなる粒状の菫青石仮像が認められる．（d）ざくろ石を含む泥質片麻岩（黒島海浜公園北部 [GSJ 
R 101724]）．

4. 5 図 b）は，変形終了後の接触変成作用時に生じた可
能性が高い．ただし，こういった黒雲母以外には接触変
成作用によって生じたと判断できる変成鉱物はほとんど
認められない．以下では広域変成作用時の変成度を知る
ため，主に変形作用を被った変成鉱物に着目する．変成
相の名称は坂野ほか（2000）に従う．
縞状の苦鉄質片麻岩では，特に灰緑色部のホルンブレ
ンドが弱い定向配列によって片麻状構造を規定してお
り，広域変成作用時の変成鉱物とみなせる（第 4. 5 図
a）．これらのホルンブレンドは斜長石や単斜輝石（ディ
オプサイド）と直接接し，反応関係が認められない．従っ
て本地域の苦鉄質片麻岩における広域変成作用時の鉱物
組み合わせはホルンブレンド＋斜長石＋ディオプサイ
ドであったと考えられる（第 4. 5 図 a）．本地域の苦鉄

質片麻岩類が一般に緑れん石を欠くことも併せると，変
成条件は角閃岩相に達している．また斜方輝石（Ikeda，
2002 など）を欠くことから，グラニュライト相や輝石
ホルンフェルス相には達していないものと推測される
（第 2. 3 図）．
一方，本地域の泥質及び砂質片麻岩には斜長石，カリ
長石，黒雲母，白雲母に加えて菫青石の変質によって生
じたと思われるピナイトの集合体が含まれる（第 4. 5
図 c，d）．大島の試料では黒雲母と白雲母が片麻状構
造に沿って配列する産状が確認されるため（第 4. 5 図
c），両者を広域変成作用の指標鉱物とみなすことができ
る．また片麻状構造をなす黒雲母の配列がピナイト集合
体（菫青石仮像）を迂回していることから（第 4. 5 図
c），菫青石もやはり変形を被っており，広域変成作用の
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指標鉱物とみなせる．また黒島の試料にはざくろ石が含
まれる（第 4. 5 図 d）．これらを考慮すると，本地域の
泥質及び砂質片麻岩における広域変成作用時の鉱物組み
合わせは，黒雲母＋白雲母＋カリ長石＋菫青石±ざくろ
石，であったと考えられる．この鉱物組み合わせは山口
県柳井地域での変成分帯（Ikeda，1998）における白雲
母–菫青石帯に相当する．また柳井地域の白雲母–菫青

石帯において，菫青石そのものは確認できず，ピナイト
化した菫青石仮像のみが確認される点も一致している．
Ikeda（2004）の岩石学的解析によれば，白雲母–菫青石
帯の泥質片麻岩から得られる変成温度・圧力条件は 480
〜580 ˚Cで 3 kbar以下であり，坂野ほか（2000）による
角閃岩相の低圧部（紅柱石の安定領域）に含まれる（第
2. 3 図）．
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第 5章　領家深成岩類及び白亜紀岩脈

（松浦浩久）

領家深成岩類及び白亜紀岩脈も本地域内では領家変成
岩類と同じく，新居浜市の瀬戸内海沿岸の半島と島嶼部
の狭い地域に分布している．深成岩体としては露出面積
が狭いため岩体の全容を把握できていない可能性もある
が，陸上に分布する部分だけでも岩相の相違と捕獲関係
によって明らかに 3つの深成岩体を識別できる．それぞ
れが露出する地名によって垣

は

生
ぶ

花崗閃緑岩，大島トーナ
ル岩及び和

わ

井
い

田
た

花崗岩と呼ぶ．和井田花崗岩は小規模で
岩脈状の産状を示すが，中粒ないし粗粒の深成岩組織を
有するので岩体名を与えた．これら深成岩に対して脈状
に貫入して細粒の岩相を示す白亜紀岩脈については岩体
名を与えずに記述する．

5. 1　垣生花崗閃緑岩（Gd）

分布　垣生花崗閃緑岩は新居浜市の海岸に沿って御代
島，垣生，黒島に長径 500〜1，500 mの小岩体が飛び飛
びに分布するほか，多喜浜周辺の埋め立て地から JR予
讃線付近にも小露頭が点在している．なお御代島の岩体
については土地所有者の協力が得られなかったので，愛
媛県地質図編集委員会（1991），愛媛県（1977）及び早瀬・
石坂（1967）によって記述する .
模式地　垣生の北の海岸には典型的な岩相が露出するの
で，ここを模式地とする．
貫入関係及び放射年代　御代島，垣生及び黒島では領家
変成岩類に貫入し，その岩片を捕獲している．黒島東部
の海岸で大島トーナル岩に貫入され，大島北西海岸では
本花崗閃緑岩と同じ岩相の岩片が大島トーナル岩に捕獲
されているのが観察される．また垣生の北海岸では本花
崗閃緑岩に和井田花崗岩が貫入している．垣生と黒島南
部では白亜紀岩脈に貫入される．早瀬・石坂（1967）は
御代島の黒雲母 Rb–Sr年代として 93 Maを報告した．
岩相　本岩体は主としてフォリエイションを示す粗粒均
質な花崗閃緑岩からなるが（第 5. 1 図 A，B），垣生漁
港付近では縞状ないしレンズ状に有色鉱物の含有量が異
なる岩相が不均質に混じる岩相（第 5. 2 図 A）や，花
崗閃緑岩中にレンズ状の花崗岩組成の部分を伴う不均質
な岩相を含むことがある（第 5. 2 図 B）．また岩体中の
鉱物組成も主岩相では粗粒単斜輝石角閃石黒雲母花崗閃
緑岩であるが，場所によっては角閃石黒雲母花崗閃緑岩
から角閃石黒雲母花崗岩組成まで組成が変化する．また
しばしば厚さ 3〜10 cm，径 5〜40 cmのレンズ状暗色包
有物（細粒角閃石はんれい岩）を含む．フォリエイショ

ンは顕著な場所から不明瞭な場所まで発達の程度は一
様でないが，概ね西北西–東南東方向で北または南に 60
〜 80˚の急傾斜を示し，領家変成岩類の片麻状構造及び
岩相境界の走向・傾斜と調和的である．垣生花崗閃緑岩
の主岩相を顕微鏡で観察すると，主成分鉱物は多い順に
斜長石（径 0.5〜10 mm），石英（径 0.3〜5 mm），黒雲母
（径 0.2〜3 mm，Y≒ Z：赤味の強い褐色），カリ長石（径
1〜5 mm），ホルンブレンド（径 0.5〜3 mm ，Z：緑色），
単斜輝石（径 0.5〜3 mm）を含む．副成分鉱物には径 0.03
〜0.1 mmのチタン石，アパタイト，モナズ石，ジルコ
ンが認められ，多くは黒雲母に含まれる．石英と斜長石
には多結晶化が認められ，黒雲母は湾曲しており変形に
よる歪みを受けている．カリ長石にはマイクロクリン構
造が発達している．このほか御代島では白雲母と鉄電気
石を含むペグマタイトを伴う（稲見，1964）．
垣生北部のフェリー着き場から垣生崎にかけての海岸

(A)

(B)

第 5. 1図　垣生花崗閃緑岩の典型的岩相（新居浜市垣生）
（B）は（A）の中央部の拡大写真．
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に分布する垣生花崗閃緑岩には，幅 1〜5 mの苦鉄質岩
脈が岩脈群をなして東西方向に貫入している（地質図に
は示していない；第 5. 3 図 A）．この苦鉄質岩脈は母岩
の垣生花崗閃緑岩中で幅に比べて延長が長い岩脈の産状
を示すが，部分的には逆に母岩の垣生花崗閃緑岩が粗粒
のまま細脈状に苦鉄質岩脈中に貫入する場所がある（第
5. 3 図 B）．またこの苦鉄質岩脈は幅が一定でなく，く
びれたり，レンズ状に分離して母岩の垣生花崗閃緑岩中
の暗色包有物となっている部分が観察される（第 5. 3
図 B）．このような産状は苦鉄質岩脈が垣生花崗閃緑岩
が未固結で流動性を保っていた時期に貫入したことを示
しており，垣生花崗閃緑岩体と同時性の岩脈と考えられ
る．本報告ではこのように母岩が未固結の時期に貫入し
た特徴を示す岩脈を苦鉄質同時性岩脈と呼び，固結した
母岩を割って貫入した産状を示す細粒斑状閃緑岩（後
述）とは区別して記述する . 苦鉄質同時性岩脈を顕微鏡
で観察すると領家変成岩類の苦鉄質片麻岩の角閃石片麻
岩とほとんど同じ鉱物組成と組織を持っており，野外で
の産状によってのみ識別可能な岩石である．主な鉱物は
多い順にホルンブレンド（径 0.02〜0.1 mm，Z：褐色），

斜長石（径 0.02〜0.1 mm），単斜輝石（径 0.05〜0.4 mm）
黒雲母（径 0.05〜0.15 mm，Y≒ Z：赤褐色）を含み，
副成分鉱物としてチタン石，鉄酸化鉱物を伴う．これら
は常に岩石中で均質に含まれるのではなく，ホルンブレ
ンド＋斜長石の暗色層と単斜輝石＋斜長石の明色層が縞
状になる部分もある．

5. 2　大島トーナル岩（To，D）

分布　大島トーナル岩は新居浜市阿島北の燧灘に浮かぶ
大島と黒島北東海岸に分布している．
模式地　大島の南西海岸には典型的な岩相が露出するの
で，ここを模式地とする．
貫入関係　大島トーナル岩は黒島北東海岸で領家変成岩
類に貫入し，これを捕獲している．大島の北海岸では垣
生花崗閃緑岩を捕獲しているのが観察される（第 5. 4
図）．また大島北海岸では各所で岩脈状の和井田花崗岩
に貫入されている．
岩相　中粒角閃石黒雲母トーナル岩（部分的に斑状）の
主岩相（To）と捕獲岩状の中粒角閃石黒雲母石英閃緑岩
（D）からなり，いずれも塊状ないし弱いフォリエイショ
ンを示す．フォリエイションの方向は西北西–東南東な
いし東北東–西南西方向で，北または南に 50 度以上傾
く．黒島北東海岸から大島南西部では径 1 cm前後の斑
状斜長石を含む（第 5. 5 図）．まれに暗色包有物として
径 5 cm前後の細粒閃緑岩を含む．本岩体の暗色包有物
は垣生花崗閃緑岩の暗色包有物がレンズ状を示すのに対
して球形に近いことと，直径が 2〜5 cmと小型である点
が異なる．大島東海岸では泥質及び砂質片麻岩の片麻状
構造と平行に大島トーナル岩が貫入しているのが見られ
る（第 5. 6 図）．大島トーナル岩は母岩の泥質及び砂質
片麻岩・珪質片麻岩中で幅数 cmの細脈状でありながら
全体が中粒岩相を示し，接触部でも急冷細粒相を持って
いない．これは泥質片麻岩の温度が高い時期に大島トー
ナル岩が貫入したことを示すものと考えられる．このよ
うな大島トーナル岩の特徴は，瀬戸内海周辺でいわゆる
領家古期花崗岩類として記載された岩相の特徴と一致し
ている．
主岩相（To）は自形の斑状斜長石（径 1〜2 cm）を含
む．顕微鏡下で認められる斑晶以外の主成分鉱物は，多
い順に斜長石（径 0.5〜8 mm），ホルンブレンド（径 0.1
〜3 mm，Z：緑褐色），石英（径 0.1〜1 mm），黒雲母（径
0.1〜1.5 mm，Y≒ Z：赤褐色），カリ長石（径 0.1〜0.5 
mm）を含む．粒径 1 mm以上の斜長石は自形を示すが，
その他の主成分鉱物は他形になっている．副成分鉱物に
は鉄酸化鉱物（径 0.2〜0.8 mm），チタン石，アパタイト，
ジルコン（以上径 0.3 mm以下）を，変質鉱物として緑
泥石及び緑簾石を含む．
中粒角閃石黒雲母石英閃緑岩（D）は主成分鉱物とし

(A)

(B)

第 5. 2 図　垣生花崗閃緑岩の不均質岩相
（A）有色鉱物含有量と粒度が異なる部分がレンズ
状に含まれる岩相（新居浜市垣生）．（B）中粒花崗
閃緑岩に粗粒花崗岩質レンズを含む岩相（新居浜
市垣生）．
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て多い順に斜長石（径 0.5〜4 mm），ホルンブレンド（径
0.3〜3 mm，Z：緑褐色），石英（他形　径 0.2〜1 mm），
黒雲母（径 0.3〜1.5 mm，Y≒ Z：赤褐色，一部緑泥石
化）を含む．副成分鉱物には鉄酸化鉱物，チタン石（他
形　径 0.1〜0.5 mm），アパタイト，ジルコン（以上長径 
0.1 mm以下）を含む．

5. 3　和井田花崗岩（Gr）

分布　和井田花崗岩は岩脈状の小岩体群で，主に大島北
海岸の和井田周辺に点在し，垣生にもわずかに分布する．
模式地　和井田の海岸には典型的な岩相が露出するの
で，ここを模式地とする．
貫入関係　大島北海岸の和井田周辺で大島トーナル岩
に，垣生崎で垣生花崗閃緑岩に貫入してこれらの小岩塊

(B)

(A)

第 5. 3 図　垣生花崗閃緑岩に貫入する苦鉄質同時性岩脈
（A）新居浜東港西．（B）新居浜市垣生．暗色部が
苦鉄質岩脈．

第 5. 4図　中粒の大島トーナル岩に捕獲された粗粒の垣生花崗
閃緑岩（新居浜市大島西海岸）

第5. 5図　大島トーナル岩の典型的岩相（新居浜市大島西海岸）

第 5. 6 図　領家変成岩に貫入する大島トーナル岩（新居浜市
大島東海岸）
幅数 cmの大島トーナル岩（優白質層，中粒鉱物が
まだらに見える）がハンマーの頭から左上にかけ
て泥質・珪質片麻岩（暗色層）の片麻状構造と平
行に貫入している．

第 5. 7 図　和井田花崗岩の中粒岩相（新居浜市大島西海岸）
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を捕獲している．
岩相　本花崗岩は各地で岩脈状の産状を示すにもかかわ
らず，母岩との接触部付近でも構成鉱物が 3〜8 mmに
なる深成岩組織を持っている（第 5. 7 図）ので，本報
告では花崗岩体として記述する．
本花崗岩は全体に中粒–粗粒黒雲母花崗岩で，垣生崎

からフェリー発着所付近の岩脈状岩体は長径 2〜3 cmの
斑状カリ長石を含む．本岩体はほぼ塊状岩相を示すが，
場所によっては弱いフォリエイションが認められること
がある．垣生崎東方の海岸では苦鉄質同時性岩脈が本花
崗岩中に貫入している．
顕微鏡で観察すると，斑状カリ長石以外の主成分鉱
物は，多い順に石英（径 0.3〜6 mm），カリ長石（径 0.5
〜8 mm），斜長石（径 0.5〜6 mm），黒雲母（径 0.3〜2 
mm，Y≒ Z；茶褐色–赤褐色）である．また副成分鉱物
には褐れん石（径 0.2〜1 mm），モナズ石，ジルコン（以
上径 0.1 mm以下）を含む．本花崗岩の石英は多結晶化
と波動消光を示し，弱いフォリエイションが認められる
ことから本花崗岩も弱いながら変形による歪みを受けて
いる．

5. 4　白亜紀岩脈（Gp， Dp）

白亜紀の岩脈は珪長質（Gp）と苦鉄質（Dp）の 2種
類があり，苦鉄質岩脈が珪長質岩脈に貫入しているのが
大島北西海岸で観察される．いずれも領家変成岩類，垣
生花崗閃緑岩及び大島トーナル岩に貫入している．また
いずれもフォリエイションは認められない．

珪長質岩脈（Gp）　珪長質岩脈は斑晶と石基の鉱物組成・
粒径・組織が１本の岩脈でも漸移的に変化しており，細
粒斑状花崗岩，細粒斑状花崗閃緑岩から微文象花崗岩に
またがる．脈幅は数 m〜数 10 mで，領家変成岩類，垣
生花崗閃緑岩及び大島トーナル岩に対しておおよそ南北
方向に貫入する．
細粒斑状花崗閃緑岩の斑状鉱物は多い順に斜長石（径
1〜5 mm），石英（径 0.5〜2 mm），黒雲母（径 0.5〜1.5 
mm，Y≒ Z：赤褐色），ホルンブレンド（径 0.5〜1.5 
mm，Z：緑色）である．石基は石英とカリ長石連晶によ
る径 0.5〜1 mmの文象組織が約半分を占め，径 0.2 mm
以下の斜長石，黒雲母，ホルンブレンド（Z；青緑色），
鉄酸化鉱物，アパタイト，ジルコンが文象組織に埋まっ
た状態で含まれる．細粒斑状花崗岩は有色鉱物の斑晶が
乏しく，カリ長石斑晶を含む．また微文象花崗岩は細粒
斑状花崗岩の斑晶を含まない部分である．
苦鉄質岩脈（Dp）　苦鉄質岩脈は細粒斑状閃緑岩で，径
3〜4 mmの斜長石斑晶と長径 1 cmに達する角閃石斑晶
を含む．脈幅は一般に 2 m以下であるが，大島の和井田
には幅 10 mに達するものがある．苦鉄質岩脈は南北方
向から北西–南東方向に貫入するものと西北西–東南東
方向に貫入するものがあるが，両者に岩相の違いはない． 
苦鉄質岩脈を顕微鏡で観察すると，斑晶鉱物（径 0.3

〜2 mm）は斜長石と変質柱状有色鉱物（針状ホルンブ
レンド化，Z–緑褐色）を含む．変質柱状有色鉱物は外
形から元は斜方輝石だったと推定される．副成分鉱物と
しては径 0.1 mm以下の斜長石，ホルンブレンド，鉄酸
化鉱物，アパタイトを含む．
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第 6章  上部白亜系和泉層群

（野田　篤・利光誠一）

和泉層群は四国西部から近畿地方西部までの東西 300  
kmにわたり，中央構造線の北側に沿って東西に細長く
分布する後期白亜紀に堆積した海成層である．四国の和
泉層群は北の領家深成岩類と南の三波川変成コンプレッ
クスに挟まれており，前者とは不整合あるいは断層関係
にあり，後者とは中央構造線によって境されている．東
西に狭長な分布を示し，南北幅は最大 15 kmである．

6. 1　 研 究 史

Harada （1890） によって Izumisandsteine（和泉砂岩）
と命名された紀伊半島の和泉山脈や淡路島の上部白亜
系は，江原 （1925） によって阿讃山脈へ連続すること
が確認された．Yehara （1936） は阿讃山脈から伊予灘に
分布する上部白亜系を Izumi sandstone Series（和泉砂
岩層）とし，阿讃山脈から燧

ひうち

灘
なだ

までを下部から Basal 
conglomerate， Hiketa shale， Fucoid sandstone， Hashikawa 
shaleの4つに区分した．7万5千分の1地質図幅「新居浜」
（佐藤， 1938） では，和泉砂岩層の名称を用いずに「上部
白亜系」として「砂岩（礫岩を含む）」と「砂岩及頁岩」
とを区別しているが，7万 5 千分の 1 地質図幅「脇町」
（平山， 1954） と同説明書 （平山， 1953） では，「和泉砂岩
統（Izumi Sandstone Series）」の名称を用いている．松本・
前田 （1951） と田中ほか （1952） は，この和泉砂岩層を「和
泉層群（Izumi group）」とし，7万 5千分の 1地質図幅「徳
島」（平山・田中， 1952） と同説明書 （平山・田中， 1955） 
もこれに従った．それ以降，和泉層群の名称が広く用い
られている．
和泉層群を対象とした初期の研究は，基本的に堆
積輪廻の概念に基づき，各地の岩相を対比していた．
Matsumoto （1954） は，四国西部から和泉山脈までの各
地に分布する和泉層群の岩相と産出化石を対比し，全体
に 4つの堆積輪廻があるとした．第一輪廻は領家深成岩
類を不整合に覆う基底礫岩，第二輪廻は基底礫岩の上位
に分布する厚い泥岩優勢層，第三輪廻と第四輪廻は砂岩
泥岩互層の堆積時期に対応している．同様に中野 （1953） 
と中川 （1960） は，四国の和泉層群には 4つの堆積輪廻
があるとしたが，中川 （1958） は松山地域の和泉層群が
他の地域よりも泥岩に富むことや，岩相や産出する化石
種とその年代が地域によって異なることを示し，和泉層
群全体を機械的に堆積輪廻の概念で解釈することに疑問
を呈している．

中野 （1953） は，阿讃山脈中部の和泉層群から，東に
プランジする複向斜構造を初めて報告したが，西部から
東部へと次第にみかけ上位の地層が見られることを断層
による繰り返しであるとした．Nakagawa （1961） は，松
山から和泉山脈までの和泉層群の岩相と堆積年代を対比
して，基底礫岩の堆積年代が四国・淡路島・和泉山脈と，
西から東へ次第に若くなっていくことを初めて示した．
その後，須鎗の一連の研究 （須鎗， 1966，1973；須鎗ほ
か， 1968） は，阿讃山脈の和泉層群について，（1） 東方
ほど上位の層準が分布すること，（2） 東から西への古流
向，（3） 北縁相の泥岩と主部相の砂岩泥岩互層とは指交
関係にあり，同時異層であることを指摘し，各地域で対
比されている岩相が同一層準であるとは考えがたいとし
た．須鎗 （1973） は，大型化石に基づき，四国西部から
紀伊半島までの和泉層群を A帯から E帯に区分し，西
から東へ堆積年代が若くなることを示した．
これらの研究を受けて，平 （1979） と平ほか （1979） は
プレートテクトニクスの考え方から，和泉層群の地層は
プレートの沈み込みによって形成された弧内海盆で堆積
したと解釈した．彼らは，西から東へとプレートの沈み
込みが開始するにつれて，海盆の形成は西から東へ進行
し，堆積物は東から西へ供給されるモデルを提案した．
その後，平ほか （1981） と Taira et al. （1983） は，プレー
トの斜め沈み込みと横ずれ断層との関連から，和泉層群
の堆積盆は中央構造線の左横ずれ運動 （Ichikawa， 1980） 
による横ずれ堆積盆であり，火山弧と非火山性外弧の間
に発達した前弧海盆であったと解釈した．
1980 年代以降には，四国に分布する和泉層群につ
いて，アンモナイトなどの大型化石 （Matsumoto et al.， 
1980；Uyeno et al.，1981；Uyeno and Minakawa，1983； 
Furuichi，1982；坂東・橋本，1984；田代ほか， 1986，
1993；Nishizawa and Sakagami，1997；辻野，2004） や放散
虫などの微化石 （岡村ほか，1984；須鎗・橋本，1985；
山﨑，1987； Kashima et al.，1988；橋本・石田，1997；
Hollis and Kimura， 2001；橋本ほか， 2003；西山ほか，
2009；野田ほか，2010）を用いた堆積年代や堆積環境
の推定，堆積学的研究（Nishimura，1976；高橋，1977；
西村ほか，1980；西村，1984；Yamasaki，1986；森永・
奥村，1988；西原・高橋，1988；西浦ほか，1993；鈴木， 
1996；Yokoyama and Goto，2000；Noda and Toshimitsu， 
2009）， 古 地 磁 気 学 的 研 究 （Kodama，1985，1986，
1987，1989；小玉・進司，1989；小玉，1990；Kodama，
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2003）などの研究結果が数多く発表された．
「新居浜」地域内に分布する和泉層群についての研究・
報告には稲見（1975，1978），新居浜市（1980b），高橋 
（1988），高橋・越智（1989）が，地質図類については
佐藤 （1938），愛媛県 （1977），東予地学会（1980），愛
媛県地質図編集委員会（1991）がある．「新居浜」周辺
の和泉層群から産出する化石については，Kobayashi and 
Amano（1955）， Matsumoto and Obata （1963），近藤（1967）， 
稲見（1984），稲見・越智（1984），高橋（2000）の報告
がある．

6. 2　 地 層 対 比

中川（1958）は四国西部（松山地域）の和泉層群の地
層名を岩相に基づいて命名し，高橋（1986）と山﨑・辻
井（1994）はそれに従い地層名を再定義した（第 6. 1 図）．
一方，岡村ほか（1984）は，砂岩もしくは礫岩から始
まり頁岩優勢層に終わる堆積サイクルを層の単位とし，
層以下は岩相により部層を定義した（第 6. 1 図）．中川 
（1955）と Nakagawa（1961）は四国東部（阿讃山脈西部）
の和泉層群について，岩相に基づいて地層名を定義し（第
6. 1 図），それらを亜層群（Subgroup）にまとめた．一方，
Yamasaki （1986） と松浦ほか （2002） は，北縁部に分布す
る礫岩と泥岩を北縁相として区別し，主部相を地域ごと
に大きく分けて地層名を定義した．
四国中央部の新居浜地域は，四国西部からも四国東部
からも離れた分布をしているため，地層名は明確には定
義されてこなかった．Nakagawa （1961） は，阿讃山脈西
部に分布する地層が新居浜地域にも連続するとして，阿
讃山脈西部で定義した地層名の一部を新居浜地域にも適
用している．しかし，新居浜地域東部の主部相は東傾斜
の向斜構造を示しており，阿讃山脈の地層の層序的下位
に相当する．また放散虫化石群集は阿讃山脈の堆積年代
が後期カンパニアン期であることを示しており（山﨑， 
1987），前期–中期カンパニアン期の新居浜地域とは一
致しない．これらのことから，野田ほか （2010） は岡村
ほか （1984） と同様に岩相層序のサイクルを層の単位と
して，本地域で北縁相の楠崎層と主部相の磯浦層と新居
浜層を定義した（第 6. 1 図，第 6. 2 図）．

6. 3　 北 縁 相

6. 3. 1　楠
くっ

崎
さき

層（Kc，Km）
命名　野田ほか （2010）．
模式地　新居浜市郷字楠崎付近．
層厚　30 m+．
層序関係　新居浜市東部の丘陵地帯（東部丘陵と呼ぶ）
では領家深成岩類を不整合に覆い，新居浜市郷字楠崎周
辺の数地点で不整合が確認できる（第 6. 3 図， 第 6. 4

図）．新居浜市西部の丘陵地帯（西部丘陵）の西条市仏
崎では領家深成岩類と断層関係にあることが報告されて
おり （稲見， 1975），下限は不明である．上位の主部相で
ある磯浦層と新居浜層とは整合関係にあり，上方に粗粒
化することで漸移する．ただし，新居浜市王子町では上
位の磯浦層及び新居浜層と指交関係にあると推測され
る．模式地周辺では，三波川変成岩の角礫を含む岡村層 
（高橋， 1958） 相当層（鮮新統–更新統）の砂礫層に不整
合に覆われる．
分布・構造　東部丘陵北縁の四国中央市土居町池の谷か
ら新居浜市阿島にかけての海岸，新居浜市郷字楠崎及び
西部丘陵北縁の新居浜市星越町・王子町・磯浦町にかけ
て分布する．和泉層群分布域の北縁に沿って，ほぼ連続
的に分布するが，新居浜市荷内の海岸には見られない．
地層の走向は，西部丘陵では東–西，東部丘陵では東北
東–西南西であり，いずれも 50˚程度の南傾斜である．
岩相　全体的に泥岩（Km）が優勢である（第 6. 2 図）．
領家深成岩類を不整合に覆う部分では，礫岩及び砂岩
（Kc）が見られることがあるが，明瞭な基底礫岩を欠く
ことが多い．泥岩層は厚さ 1〜30 cmで，1〜5 cm厚の砂
岩の薄層と互層する（第 6. 5 図 AB，第 6. 6 図 A）．東
部丘陵北縁の四国中央市土居町池の谷に分布する泥岩層
は，しばしば厚く（50〜300 cm厚），砂質・塊状となる．
新鮮な泥岩は明灰色・灰色・暗灰色を呈するが，風化し
たものは赤灰色・黄灰色・暗黄褐色などになる．生痕化
石やイノセラムスなどの貝化石，ウニの化石を含む（第
6. 5 図 C， D）．石灰質ノジュールを含むことがある．
化石・対比　四国中央市土居町池の谷周辺からは
Inoceramus （Endocostea） cf. balticus Böhm（第 6. 5 図 D）
やウニ，中期カンパニアン期のアンモナイト（Delawarella 
sp.）などの大型化石の産出がある （稲見・越智， 1984）．
また，模式地である郷字楠崎の沢から，カンパニア
ン期後期–マストリヒチアン期の Acila （Truncacila） cf. 
shimojimensis Tashiroを得ている（GSJ F17494）．
西部丘陵北縁の西条市仏崎からは，Matsumoto and 

Obata （1963） がアンモナイトの Bevahites aff. lapparenti 
Collignon や Nanonavis， Pseudogrammatodon， Acila， 
Glycymerisなどの二枚貝類が優勢な化石群が産出す
ることを報告した．また，Inoceramus balticus Böhm， 
Inoceramus （Sphenoceramus） cf. schmidti Michael， 
Submortoniceras sp.， Baculites cf. occidentalis Meekの産出
も報告している．以上のことから，Matsumoto and Obata 
（1963） は西条市仏崎に露出する和泉層群の堆積年代を
前期–中期カンパニアン期としている．
野田ほか （2010） は，楠崎層から放散虫化石を抽

出 し， ご く 少 量 の Nassellaria（Amphipyndax stocki 
（Campbell and Clark），Neosciadiocapsa sp.） 及 び 円
盤状の形態をもつ種を中心とした多量の Spumellaria
（Archaeospongoprunum  sp.，Archaeospongoprunum 
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第 6. 1 図　四国西部・中央部・東部における和泉層群の層序対比 （野田ほか， 2010）
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第 6. 2 図　「新居浜」地域に分布する和泉層群の地層名，岩相及び岩相組み合わせ
（A）地層名，（B）岩相，（C）岩相組み合わせ（Noda and Toshimitsu，2009 ； 野田ほか，2010）．岩相記号 :Cgl–Ss，礫岩及び砂岩； 
Ms，泥岩；Ss alt，砂岩優勢の砂岩泥岩互層；Ss–Ms alt，砂岩泥岩互層；Ms alt，泥岩優勢の砂岩泥岩互層．岩相組み合わ
せの記号 : LA I，礫岩優勢相；LA II，砂岩優勢砂岩泥岩互層相 ； LA III，泥岩優勢砂岩泥岩互層相 ； LA IV，スランプ堆積物相； 
LA V，泥岩優勢相．
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砂質泥岩
砂質泥岩

泥岩

30 cm

砂岩ブロック砂岩ブロック

花崗岩

第 6. 3図　領家花崗岩（垣生花崗閃緑岩）を不整合に覆う楠崎
層の基底礫岩の写真とスケッチ
上図が露頭写真，下図はそのスケッチ（野田ほか， 
2010）．露頭位置は第 6. 4 図に示す．ハンマーの長
さは 33cm.

hueyi Pessagno group， Archaeospongoprunum andersoni 
Pessagno，Orbiculiforma sp.，Pseudoaulophacus floresensis 
Pessagno，Triactinosphaera sp.，Crucella sp.）を報告した．P. 
floresensisは，サントニアン期–マーストリヒチアン期初
期に生存期間があるとされる．また，A. hueyiは，その
初産出がカンパニアン期に対比される DK2 帯の基底部
の定義として用いられている （Hollis and Kimura， 2001）．
放散虫化石からは，楠崎層の堆積年代はカンパニアン期
であると言える．

6. 4　 主 部 相

主部相は磯浦層と新居浜層から構成される．地層の走
向傾斜や地質構造から，新居浜地域の主部相は阿讃山脈
西部（川之江東方）の田々野砂岩 （Nakagawa， 1961） や
高尾山砂岩 （中川， 1955） とは層準が異なり，より下位
の地層であると考えられる（第 6. 1 図）．

6. 4. 1　磯浦層（Ic，Is，Ia）
命名　野田ほか （2010）．
模式地　新居浜市磯浦町．
層厚　300〜700 m．
層序関係　下位の楠崎層とは整合関係にあり，上方へ粗
粒化することによって漸移する．楠崎層の泥岩（Km）
が砂岩優勢の砂岩泥岩互層（Is）または砂岩泥岩互層（Is）
となるところを境界とする．西部丘陵東部の新居浜市星
越町では，楠崎層の泥岩がくさび状に入る部分が上位の
新居浜層との境界になっている．
分布・構造　西部丘陵北部の新居浜市磯浦町から西条市
船屋にかけての西部丘陵の北部から北西部に分布する．
分布の中心は「西条」地域内にあり，「新居浜」地域に
は，その東端が分布している．構造は東北東–西南西走向，
40〜60˚南傾斜であり，楠崎層と調和的である．
岩相　主に礫岩・砂岩・泥岩からなり，砂岩泥岩互層（Ia）・
砂岩優勢の砂岩泥岩互層（Is）・礫岩優勢の礫岩砂岩互
層（Ic）の 3つに区分できる （第 6. 2 図）．
砂岩泥岩互層（Ia）は，30〜100 cm厚の砂岩が 5〜30 

cm厚の泥岩と互層し，砂岩が全体の 30〜70%を占める．
砂岩は細粒砂–粗粒砂からなり，薄い層ほど細粒である
ことが多い．概して石英・長石質アレナイトであり，岩
片として珪長質火山岩片を多く含む．灰色から青灰色を
示す．泥岩は灰色から暗灰色を呈し，しばしば生痕化石
を含む．
砂岩優勢の砂岩泥岩互層（Is）は，砂岩が全体の 70%
以上を占め，層厚 30 cm以上の厚い砂岩からなる．砂岩
の層厚は最大で 3 mに達し，1 m以上の非常に厚い砂岩
は複数の砂岩層が癒合していることが多い．砂岩の構成
粒子は粗粒砂–極粗粒砂であり，まれに細礫や数 cmか
ら数 10 cm大の泥岩の偽礫を含むことがある．厚い砂岩
の大部分は塊状であるが，底部や最上部に級化構造が見
られるものや，単層の上部 5〜10 cmに平行葉理が観察
されるものがある．砂岩優勢の砂岩泥岩互層に見られる
泥岩は層厚 5 cm以下のものが多く，砂岩が厚いところ
では数 mmから 1 cm程度の薄層となるか，もしくは侵
食されて欠如する．磯浦層の最上部にみられる砂岩優勢
の砂岩泥岩互層（Is）は，その下部では泥岩が少なく，
砂岩が 90%以上を占め，まれに含礫砂岩が見られる．
上部では泥岩の割合が最大 30%ほどになり，30〜100 
cm厚の粗粒砂岩が層厚 10 cm以下の泥岩と互層する．
礫岩優勢の礫岩砂岩互層（Ic）は下部ほど礫岩の割合
が高い．下部では 1〜3 m厚で重なる礫岩層に砂岩層が
挟在するが，上部では厚い礫岩がなくなり，成層する砂
岩層に層厚 1 m以下の含礫砂岩や礫岩層が挟在する．礫
岩には，礫支持のものと基質支持のものとがある．礫支
持には塊状で淘汰が悪いものと，級化構造を示しながら
砂岩へ漸移する比較的淘汰の良いものがある．前者はし
ばしば大礫以上の礫を含むが，後者は主に細礫–中礫サ
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第 6. 4 図　露頭写真・薄片写真・採取した試料の位置図
実線は柱状図（第 6. 6 図）を作成したルート．緯度経度は世界測地系による．等高線のうち細線は 20 m間隔，太線は
100 m間隔．本地形図の作成には国土地理院発行の基盤地図情報（数値標高モデル 10 mメッシュ）を使用した．
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第 6. 5 図　北縁相の露頭写真
（A， B）泥岩と（C， D）砂質泥岩に含まれる大型化石．（C）は Inoceramus sp.，（D） は Inoceramus （Endocostea） cf. balticus 

Böhm．露頭位置は第 6. 4 図に示す．ハンマーの長さは 33 cm．（B）と　（D）のスケールの長さは，それぞれ 1 m と 5 
cm．
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第 6. 6 図　代表的な岩相柱状図
（A）楠崎層．（B）新居浜層の礫岩優勢の礫岩砂岩互層と（C）砂岩優勢の砂岩泥岩互層．柱状図を作成した位置は第 6. 4
図に示す．矢印は上方粗粒化及び上方細粒化を示す．岩相記号 : Zs， 薄層泥岩； Zm， 塊状泥岩； fS， 細粒砂岩； mS，中粒砂岩； 
cS， 粗粒砂岩； vcS， 極粗粒砂岩； gGc， 礫支持細礫礫岩； gGm， 基質支持細礫礫岩； pGc， 礫支持中礫礫岩； pGm， 基質支持
中礫礫岩； cGc， 礫支持大礫礫岩； cGm， 基質支持大礫礫岩； bGc， 礫支持巨礫礫岩； bGm， 基質支持巨礫礫岩； FT， 珪長質
凝灰岩； Slump， スランプ堆積物； Amalgamation，癒合；Fault， 断層

イズの礫を含む．いずれも基質は粗粒砂–極粗粒砂で，
礫は良く円磨されている．このタイプの礫岩は複数層の
礫岩が砂岩と互層しながら，数〜 10 mの周期で上方細
粒化を繰り返すことがある．基質支持の礫岩は塊状で淘
汰が悪く，基質は暗灰色の泥岩–砂質泥岩であることが
多いが，礫支持礫岩と同様な粗粒砂の場合もある．礫の
大きさは細礫から巨礫まで多様であり，円礫から角礫ま
である．全体に占める礫の割合は 5〜20%くらいのもの
が多い．礫を含まない暗灰色の厚い泥岩が基質支持礫岩
の上部に見られることがある．
化石・対比　田代ほか （1986） は，西部丘陵西端の西条
市船屋付近の砂岩泥岩互層から Sphenoceramus schmidti
や S. sachalinensis （Sokolow） などの産出を報告し，そ

の堆積年代を前期カンパニアン期最後期から中期カ
ンパニアン期最初期であるとした．彼らは産出する
化石の種類や産状が，松山市姫塚や東温市山ノ内の奥
黒滝に分布する同層群のものと共通することから，同
時代の堆積物である可能性を指摘した．また上記以外
の 化 石 と し て，Nucula （?） sp.， Acila （Truncacila） aff. 
shimojimensis Tashiro， Nanonavis brevis Ichikawa et Maeda， 
I. （Cordiceramus） yuasai Noda， I. （Endocostea） bulticus 
bulticus Böhm， Myrtea angularis Tashiro， Periplomya sp.， 
Tetragonites cf. popetensis （Yabe）， Gaudryceras sp.を報告
している．Kobayashi and Amano （1955） は，西条市祝谷
（西条市仏崎と船屋の間）から，三角貝 Yaadia japonica 
（Yehara）を報告している．放散虫など微化石の報告はない．
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第 6. 7 図　新居浜層の露頭写真
（A，B）砂岩基質の礫支持礫岩．（C）1 mを越える層厚を持つ砂岩からなる砂岩優勢の砂岩泥岩互層．（D）砂質泥岩基質
の基質支持礫岩．（E）砂岩泥岩互層．（F）砂岩泥岩互層の泥岩中に含まれる生痕化石．（G）泥岩優勢の砂岩泥岩互層．（H）
平行葉理を示す珪長質凝灰岩．露頭位置は第 6. 4 図に示す．ハンマーの長さは 33 cm．
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6. 4. 2　新居浜層（Nic，Nis，Nia，Nim，Nif）
命名　野田ほか （2010）．
模式地　新居浜市郷字楠崎南方の丘陵地帯．
層厚　2，000 m+．
層序関係 西部丘陵では下位の磯浦層と，東部丘陵では
北縁相の楠崎層と整合関係にあり，上方へ粗粒化するこ
とで漸移する．磯浦層とは，楠崎層の泥岩がくさび状に
入るところで境される．分布の南縁は中央構造線に切ら
れており，上限は不明である．
分布・構造　西条市下島山から新居浜市星越町の西部丘
陵南部–東部と，新居浜市東部から四国中央市土居町天
満の東部丘陵ほぼ全域に分布する．
走向・傾斜は西部丘陵のほぼ全域で東北東–西南西走
向の南傾斜の同斜構造を示し，磯浦層と調和的である．
しかし，西部丘陵の南縁では，半波長 200 mの正立褶曲
群が見られ，北傾斜と南傾斜を繰り返す．大きな断層は
確認されていない．
東部丘陵西部では西部丘陵と同様の同斜構造を示す
が，東部丘陵東部では東にプランジする向斜構造によっ
て，北部は北東–南西走向の南傾斜，南部は北西–南東
走向の北傾斜となっている．褶曲は断層の近くに多く発
達し，特に中央構造線と平行な断層に沿って発達する褶
曲の軸は，断層に対して左雁行配列となっている．いく
つかの褶曲は，波長の短い正立褶曲または転倒褶曲とな
り，部分的に地層を逆転させている．
東部丘陵には中央構造線と平行な断層が複数あり，地
層を変位させている．特に東部丘陵南部の新居浜市坂之
下から四国中央市土居町北野へ抜ける断層は，比高 100  
mを越える顕著なリニアメントとなっている．この断層
は従来より関川断層 （須鎗・阿子島，1974） または坂之
下断層 （稲見， 1975；愛媛県，1977；新居浜市，1980b） 
と呼ばれてきたが，本報告では活断層である岡村断層（第
9. 3. 2 章参照）とする．今回の調査では東部丘陵内の
沢に 3〜15 m幅の断層ガウジをともなう剪断帯が確認さ
れた．また，東部丘陵中央部の新居浜市阿島から四国中
央市土居町天満へ抜ける断層は，愛媛県 （1977），稲見 
（1978），新居浜市 （1980b） によって東田断層と呼ばれ，
活断層ではないが新居浜市来

らい

光
こう

付近の珪長質凝灰岩層の
追跡から 500 mほどの左横ずれ変位が推測できる．
岩相　新居浜層を構成する岩相は，礫岩優勢の礫岩砂岩
互層（Nic）・砂岩優勢の砂岩泥岩互層（Nis）・砂岩泥岩
互層（Nia）・泥岩優勢の砂岩泥岩互層（Nim）の 4つに
区分できる （第 6. 1 図， 第 6. 2 図）．
礫岩優勢の礫岩砂岩互層（Nic）は，約 500 mの厚さ

を持ち，新居浜層最下部にある砂岩優勢の砂岩泥岩互層
（Nis）の上位に見られる．個々の礫岩層の多くは円礫–
亜円礫からなる礫支持礫岩で，30〜300 cmの層厚を持
つ（第 6. 7 図 A，B）．層厚 100 cm以上の礫岩層は複数
枚の層が癒合していることが多いが，巨礫を含む礫岩は

単層でも 100 cm以上の厚さを持つことがある．礫種は，
流紋岩・デイサイトなどの珪長質火山岩が主体であり，
全体のおよそ70〜90%を占める （野田ほか， 2010；第6. 8
図 A）．ほかにも花崗岩・砂岩・泥岩・チャートなどの
礫が含まれる（第 6. 8 図 B，C）．礫岩は砂岩を挟みな
がら，数〜 10 mオーダーで上方細粒化を繰り返すこと
がある（第 6. 6 図 B）．しばしば層厚 5 m以下の泥岩ま
たは砂岩基質の基質支持礫岩が挟在する（第 6. 7 図 D）．
基質支持礫岩の礫種も主に珪長質火山岩である．礫岩優
勢の礫岩砂岩互層は東部丘陵西部に分布し，次第に砂岩
優勢の砂岩泥岩互層へと漸移する．
全体に対する砂岩の割合が 70%以上となる砂岩優勢
の砂岩泥岩互層（Nis）は，西部丘陵から東部丘陵にか
けての広い範囲に分布し，新居浜層の最下位（層厚約
50 m）と礫岩優勢の礫岩砂岩互層の上位（層厚約 1，000 m）
に見られる．個々の砂岩層は粗粒砂–極粗粒砂からなり，
50〜300 cmの層厚を持つ（第 6. 6 図 C，第 6. 7 図 C）．
砂岩は主に花崗岩起源の石英や長石，珪長質火山岩片か
ら構成されている（第 6. 9 図 A）．挟在する泥岩は 1 cm
以下の薄層が多く，シルトサイズの石英・長石粒子に加
え，炭質物片を多量に含むことがある（第 6. 9 図 B）．
まれに珪長質火山岩礫を主とする層厚 5 m以下の基質支
持礫岩が挟在する．新居浜層最下位の砂岩優勢の砂岩泥
岩互層は，上方へ急激に厚層化・粗粒化し，礫岩優勢の
礫岩砂岩互層へ漸移している．
砂岩が全体の 30〜70%を占める砂岩泥岩互層（Nia）

は，層厚 30〜100 cmの細粒砂岩–中粒砂岩が，層厚 5〜
30 cmの泥岩と互層する（第 6. 7 図 E）．泥岩の部分に
は生痕化石が多く見られる（第 6. 7 図 F）．
泥岩優勢の砂岩泥岩互層（Nim）は，全体に対する泥
岩の割合が 70%以上で，泥岩層に層厚 10 cm以下の細
粒砂岩が挟在する（第 6. 7 図 G）．砂岩泥岩互層と泥岩
優勢の砂岩泥岩互層は，東部丘陵において新居浜層の南
縁に分布する．岩相は側方へ変化し，すべての層相がそ
ろうのは東部丘陵西部のみである．
新居浜層には多数の珪長質凝灰岩（Nif）が挟在する（第 
6. 7 図 H，第 6. 10 図）．一般に細粒なガラス質凝灰岩
ないしガラス質結晶凝灰岩である（第 6. 11 図）が，一
部は砂粒子を多く含む凝灰質砂岩である．明灰色を呈す
るものが多いが，緑灰色・淡緑色・青灰色・黄灰色・灰
オリーブ色を呈する凝灰岩もある．細粒な凝灰岩には，
平行葉理や級化層理が見られることも多い．単層の厚さ
は数 cm程度であるが，まれに 2 m以上の厚さをもち，
塊状無層理の層もある．全体の層厚は 30〜300 cm程度
までのものが多いが，30 mを越えるものも見られる．
化石・対比　山﨑 （1987） と野田ほか （2010） は，前期
–中期カンパニアン期に対比される Dictyomitra koslovae 
群集帯を特徴づける放散虫化石を新居浜層の泥岩から報
告した．また新居浜層最上部の泥岩優勢の砂岩泥岩互
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第 6. 8 図　礫岩中の礫の薄片写真 （GSJ R95962）
各図 1がオープンニコル，2がクロスニコル．A: 珪長質火山岩（流紋岩）．B: 花崗岩．C: 再結晶化したチャート．試料採
取位置は第 6. 4 図に示す．



− 123 −

A1

B1
100 µm

A2

100 µm100 µm

A2

B2B1 B2

100 µm100 µm 100 µm100 µm

QtzQtz

Qtz

Kf

fV

fVA1

100 µm

Qtz

Kf

fV

fV

第 6. 9 図　主部相の砂岩及び泥岩の薄片写真
各図1がオープンニコル，2がクロスニコル．A: 粗粒砂岩 （GSJ R95954）．写真中の fV，Kf， Qtzは，それぞれ珪長質火山岩片，
カリ長石，石英を表す．B: 泥岩 （GSJ R95953）．B1 の黒い部分は炭質物片．試料採取位置は第 6. 4 図に示す．
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第 6. 10図　珪長質凝灰岩を確認した露頭の位置図
黒四角は層厚 10 m以上，黒丸は層厚 1 m以上 10 m未満，白三角は層厚 1 m以下の地点を示す．
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層から採取した試料からは，カンパニアン階上部–マー
ストリヒチアン階下部に産出する Amphipyndax tylotus 
Foremanと似た個体が得られており，前期–中期カンパ
ニアン期の範囲内でも中期カンパニアン期 （Ogg et al.， 
2004） である可能性がある （野田ほか， 2010）．
新居浜層から 2試料の珪長質凝灰岩（第 6. 11 図）の
フィッション・トラック年代測定を実施した結果，76.8
± 2.4 Maと 92.1 ± 5.7 Ma（年代誤差は 1σ）の年代値
が得られた （野田ほか， 2010）．トラック長の平均値は，
それぞれ 10.73 μ mと 10.66 μ mであり，いずれも熱
影響のない標準試料から得られた値 （10.7 μ m： Hasebe 
et al.， 1994）と比較して有意な短縮化は認められず，本
FT年代値に再加熱による若返りはないと判断された．
両年代は 2σの誤差範囲内で一致し，その加重平均値の
79.1 ± 2.2 Ma （中期カンパニアン期； Ogg et al.， 2004） 
は，新居浜層の堆積年代を代表すると考えられる．

6. 5　 古 流 向

6. 5. 1　流痕
砂岩にはフルートキャストやグルーブキャストなどの

流痕が発達しており，泥岩の上に堆積する粗粒砂岩の底
面に良く見られた（第 6. 12 図）．礫岩にはまれにイン
ブリケーションが見られるが，礫の球形度が高いために，
確認された地点は少ない．図幅範囲内及び周辺地域のお
よそ 50 地点から古流向を示唆する堆積構造を測定した
（第 6. 13 図）．
古流向の平均値は，流痕が 241〜259º，礫のインブリ
ケーションが 249ºであり，いずれも東北東から西南西
方向の古流向を示唆する．これらの古流向の多くは地層
の走向と平行であり，堆積盆の主軸を流れる軸流と解
釈される （Noda and Toshimitsu， 2009）．分布域の北東部
では南向きの古流向も観察されており，古堆積盆縁辺
の側方流であると解釈されている （Noda and Toshimitsu， 
2009）．

6. 5. 2　リップルマーク
地層の表面にリップルマークが観察された地点が 4地
点あり，そのうちの 3地点においてクレストの方向を測
定した（第 6. 14 図）．リップルマークはいずれも波長
10 cm，高さ 1 cm程度であり，クレストはわずかにカー

A2

B2

A2

B2

A1

B1

A1

B1

100 µm100 µm100 µm100 µm

100 µm100 µm 100 µm100 µm

第 6. 11図　フィッション・トラック年代測定を実施した珪長質凝灰岩 （野田ほか，2010）の薄片写真
A: FT1（GSJ R95961）．B: FT2（GSJ R95957）．いずれもガラス質凝灰岩．各図 1がオープンニコル，2がクロスニコル．
試料採取位置は第 6. 4 図に示す．
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1 m

AA BB

1 m

第 6. 12 図　流痕の露頭写真
（A）グルーブキャスト．（B）フルートキャスト．左から右の古流向を示す．露頭位置は第 6. 4 図に示す．ハンマーの長
さは 33 cm．

N

0 1 2
km

33˚57'N
133˚17'E

133˚22'E
34˚00'N

 Circle =   20  %  Circle =   40  %

B

A

C

Clast imbrication (n=1)

241º 249º

259º

Flute cast (N = 29) Groove cast (N = 18)

第 6. 13 図　流痕とインブリケーションによる古流向の復元 （Noda and Toshimitsu， 2009）
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BB

33º57´N
133º17´E

34º00´N
133º22´E

2 km
N

「新居浜」「西条」

AA

C

A
B

第 6. 14図　リップルマーク
（A，B）の露頭写真．ハンマーの長さは 33 cm．
（C）地層の傾斜を補正したときのクレストの方向（実践）と確認地点（黒丸）．

AA BB

1 m1 m1 m1 m

第 6. 15図　スランプ構造の露頭写真
露頭位置は第 6. 4 図に示す．スケールバーの長さは 1m． 
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ブしているか直線的である．「西条」地域内から観察さ
れたリップルマークは，わずかに非対称性を示し，南東
から北西の古流向を示す（第6. 14図 A）．それに対して，
「新居浜」地域内のリップルマークは，ほぼ対称であり，
クレストの方向は北北東–南南西方向であり，流痕から
示唆される古流向とは斜交する（第 6. 14 図 B）．

6. 5. 3　スランプ構造
新居浜層の北縁近くの地層にはスランプ構造が多く

Overfold
SSW–SWSSW–SW

NNE–NE

30 cm

Rolled-in

Overfold

Rolled-in

30 cm30 cm30 cm N = 21
 Circle =   30%

AA BB C

第 6. 16 図　スランプ褶曲による古斜面の復元
きつく褶曲した砂岩泥岩細互層の露頭写真（A）とその解釈（B）．スランプ堆積物は写真の 左から右に移動したと解釈
される．（C）スランプ褶曲から復元した古斜面の傾斜方向を示したローズダイアグラム （Noda and Toshimitsu， 2009）．露
頭位置は第 6. 4 図に示す．ハンマーの長さは 33 cm．

見られ，特に東部丘陵の海岸沿いで良く観察できる （第
6. 15 図）．スランプ構造を含む地層では，砂岩や泥岩が
激しく変形しており，花崗岩の角礫を含むこともある． 
厚さは 1〜3 mほどであることが多い．スランプ褶曲の
軸の方向が古斜面の傾斜方向に直交すると仮定したとき 
（Jones， 1939），古斜面はおよそ南南西方向に傾斜してい
ることが推測された（第 6. 16 図）．この方向は新居浜
層の分布域北部における砂岩の流痕から推測した南向き
の古流向と調和的である．
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第 7章　中新世岩脈（Md）及び中新世熱変成作用

（青矢睦月・松浦浩久）

愛媛県から香川県にかけての内帯側には中新世に活動
した瀬戸内火山岩類の分布が知られる（巽ほか 2003 な
ど）．また外帯側の同時代の火成岩類として，「新居浜」
地域（以下，本地域）の南西隣「石鎚山」地域には主に
溶岩–火砕岩や貫入岩類からなる石鎚コールドロン，及
び主に火山噴出物からなる石鎚層群が分布する（愛媛県・
高知県，1981；Yoshida，1984；吉田ほか，1993 など）．
本報告では石鎚山周辺に産するこれらの火成岩類をひと
まとめに石鎚火成岩類と呼ぶ（第 2. 1 図）．本地域の和
泉層群と三波川変成コンプレックスには，産状・化学組
成から瀬戸内火山岩類または石鎚火成岩類の岩脈類に対
比される安山岩質ないし珪長質の小規模な貫入岩脈が散
在している．

7. 1　和泉層群に貫入する中新世岩脈

産状　新居浜市阿島海岸で後期白亜紀カンパニアン期の
和泉層群楠崎層（Km）の層理と平行に厚さ 0.5〜2 mの
岩脈がシル状に貫入しているのが観察される（第 7. 1
図 a）．露出の規模は小さいが，位置がわかるよう地質
図に示した．岩脈の新鮮な部分は暗灰色の角閃石デイサ
イトで，肉眼では径 1 mm前後の斜長石以外にはほとん
ど斑晶が見えない．野外では一般に変質して黄土色から
灰褐色を呈する．デイサイト岩脈の和泉層群との接触部
は幅 2〜5 cmの緻密な急冷相であるが，それ以外の部分
はわずかに発泡している（第 7. 1 図 b）．壁岩の和泉層
群はデイサイト岩脈との接触部から約 10 cm の幅で接触

面に垂直な細かい節理を生じ，割れ目を炭酸塩鉱物が満
たしている．
岩石記載　顕微鏡で観察すると岩石の大部分は石基から
なり，斑晶に乏しい（1〜2 vol%）．斑晶の大部分は卓状
斜長石（長径 0.5〜2.5 mm）で，まれに短柱状のホルン
ブレンド（長径 0.2〜0.3 mm，Z：褐色）を含む．石基
は短冊状斜長石（長径 0.05〜0.2 mm）と変質したガラス
（草緑色ないし褐色）がほぼ等量を占め，径 0.01 mm前
後の鉄酸化鉱物を含む．気泡は長径 1 cm前後で引き延
ばされた形を示すものから径0.05 mmの顕微鏡的な大き
さで球形を示すものまで変化があり，デイサイトマグマ
の流動中から停止後まで発泡が続いたことを示す．年代
測定で得られたカリウム含有量は K2O換算で 2.96〜2.98 
wt%を示し，デイサイトとしてもカリウムに富む特徴
を持っている．
放射年代　紀伊半島から四国に分布する和泉層群には珪
長質岩の岩脈や火山岩の存在が知られ，貫入時期が中新
世と推定される場合が多いが，瀬戸内火山岩類や外帯の
酸性岩類に比べると小規模なため，放射年代の報告例
は少ない．本研究では新居浜市阿島海岸で和泉層群に
貫入するデイサイト岩脈（第 7. 1 図）について全岩 K–
Ar年代測定を行い，中期中新世を示す 14.5 ± 0.4 Maを
得た（第 7. 1 表）．この年代は愛媛県から香川県の内帯
側に分布する瀬戸内火山岩類（新正・角井，2001；巽
ほか 2010 など），及び外帯側の石鎚火成岩類（Shibata，
1968；田崎ほか，1990，1993；竹下ほか 2000 など）の
放射年代の分布範囲にあって，和泉層群に貫入する珪長

(a)

Md

(b)

Km

Km

第 7. 1 図　和泉層群の泥岩にシル状に貫入する中新世デイサイト岩脈（新居浜市阿島荷内東方海岸）
（a）露頭全景．Md：デイサイト岩脈，Km：和泉層群楠崎相の泥岩．（b）デイサイト岩脈の発泡部分（写真下部）．
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質岩脈もこれらと同時代の火成活動の産物であることを
示す．

7. 2　三波川変成コンプレックスに貫入する中新
世岩脈

本地域の三波川変成コンプレックスでは少なくとも以
下の 4つの地域に小規模な貫入火山岩の産出が認められ
る．
（1）図幅西部の中央構造線沿い，小河谷川の河床（第
9. 2 図）
（2）黒森山の北西約 1kmの稜線周辺
（3）新居浜市別子山筏津の南方約 1.2 kmの市道沿い
周辺
（4）豊受山の南方約 1.2 kmのさわ沿い周辺
どれも露出の規模は小さいが，位置がわかるよう，（2）

–（4）については地質図に示した．
（1）中央構造線沿いの岩脈　（1）の火山岩の産出は岡田・
堤（1990）に報告されている．この地点では厚さ 60 cm
以内の複数の火山岩脈が，カタクラサイト化した白滝ユ
ニット上部の泥質片岩に貫入している（第 9. 2 図参照）．
ただし，これらの岩脈は貫入後の断層運動による変形で
細粒化・粘土化しており，顕微鏡観察で元の岩石名を特
定することは困難である．この地点の火山岩の薄片（第
7. 2 図）では，粘土鉱物を除くと，鏡下で確認できる鉱
物は径 0.2〜1.5 mmの炭酸塩鉱物と最大径 0.6 mmまで
の石英ないし細粒石英の集合体のみである（第 7. 2 図
a）．薄片全体に網目状に発達する小断層帯は主に粘土鉱
物からなり，断層帯の内部には石英集合体が断層角礫を
なす産状が認められる（第 7. 2 図 b）．石英は一般に波
動消光を示す．
（2），（3）流紋岩岩脈　（2），（3）の地域の火山岩はと
もに流紋岩で，白滝ユニット上部の苦鉄質片岩の内部も
しくは苦鉄質片岩と泥質片岩の境界部に産するが，周囲
の岩石との関係は直接観察できない．野外では一般に変
質して黄土色から灰褐色を呈するが，比較的新鮮な部分
は灰白色から淡桃色であり，色合いの変化・色の濃淡
による流紋が発達している（第 7. 3 図 a，c）．いずれの
地域の流紋岩においても斑晶の最大径は 2 mm程度であ

第 7. 1 表　デイサイト岩脈の全岩 K–Ar年代

る．
（2）の試料（第 7. 3 図 a）は斑晶に乏しく（1〜2 

vol%），顕微鏡で観察するとその大部分が石英である．
その他に最大径 1 mmまでの鉄酸化鉱物，及び三波川変
成岩（泥質片岩）の捕獲岩片が認められる（第 7. 3 図 b）．
石基はごく細粒で（第 7. 3 図 b），ガラス質部分の風化・
変質によって生じたと思われる粘土鉱物の他は径 5μ m
前後の石英及び白雲母が確認できるのみである．一方，
（3）の試料（第 7. 3 図 c）では斑晶がやや多く（5 vol%
程度）その大部分はやはり石英だが，卓状ないし短冊状
のカリ長石や斜長石の斑晶も含まれる（第 7. 3 図 d）．
石基には（2）の試料と同様の粘土鉱物が生じているが，
他に長径 30 μ m程度までの粒状石英，短冊状斜長石な
いしカリ長石，白雲母が認められる．この試料の石英斑
晶は一般に，斑晶から放射状に伸びる針状の斜長石ない
しカリ長石の微結晶集合体に取り囲まれている（第 7. 3
図 d）．その他，副成分鉱物として最大径 1 mmまでの
鉄酸化鉱物及びチタン石が認められる．
（4）安山岩岩脈　（4）の地域の火山岩は沢沿いの 2箇
所に認められ，特に南側の露頭では厚さ 50 cm程度の岩
脈として白滝ユニット中部の泥質片岩（SMp）に貫入す
る産状が確認できる（第 7. 4 図 a，b）．貫入境界面は高
角北傾斜（70〜 80˚）であり，周囲の泥質片岩の水平傾
向の片理面を切っている（第 7. 4 図 b）．野外での露出
部分は一般に変質して黄土色から灰褐色を呈する．岩
脈の新鮮な部分は暗灰色の普通輝石安山岩で，最大径 1 
cmまでの斑晶状鉱物を5〜10 vol% 程度含む（7. 4図 c）． 
顕微鏡で観察すると斑晶として斜長石，石英，及び単
斜輝石が確認でき（第 7. 4 図 c），その他に二次的に生
じたと思われる斑晶状の方解石も含まれる．単斜輝石斑
晶は一般に径 3 mm以下である（第 7. 4 図 c）．また消
光角が 0度に近く，砂時計構造（第 7. 4 図 d）が見られ
ることなどからサブカルシック普通輝石ないしチタン普
通輝石と考えられる．砂時計構造を示す単斜輝石は，結
晶中心を取り囲む同心長方形状に配列した不透明鉱物群
を包有する（第 7. 4 図 d）．また単斜輝石はかんらん石
に由来すると思われる蛇紋石を包有することがあり，蛇
紋石を置き換えた産状を示すこともある（第 7. 4 図 e）．

40Ar rad 40Ar rad K

(scc/g 10-5) (%) (%) 

14.5 ± 0.4 ( )
(14.7 ± 0.4) 0.141 84.4 2.47
(14.3 ± 0.4) 0.138 83.8 2.46

MASS SPEC SERVICES

 33°59' 3" N
133°23' 2" E

K-Ar   (Ma)

GSJ R10173

 = 4.962  10-10/yr        e = 0.581  10-10/yr        40K/K = 0.01167 atom %        40Ar/36Ar atmosphere = 295.5
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一方，石英斑晶と斜長石斑晶は最大径 5 mmを超える大
きなものもあり，一般にその周囲を厚さ 0.1 mm程度の
汚濁した細粒鉱物集合からなる反応縁に取り囲まれてい
る（第 7. 4 図 e）．かんらん石由来と思われる蛇紋石の
存在も併せると，石英斑晶は初生鉱物ではなく，周囲の
泥質片岩中に多産するレンズ状石英脈（第 7. 4 図 b）を
捕獲したものである可能性が高い．また三波川変成岩中
には斜長石斑晶に相当する構成物がないので，斜長石斑
晶は初生鉱物と考えられる．一方，ガラス状の風化部分
を除くと，石基の大部分は無方向な分布を示す短冊状斜
長石（長径 0.1〜1 mm）と変質黒雲母ないし黒雲母（長
径 0.1〜0.6 mm）からなる（第 7. 4 図 d，e）．また副成
分鉱物として鉄酸化鉱物（ほとんどが径 0.05〜0.2 mm
程度），炭酸塩鉱物，チタン石が含まれる．

7. 3　中新世火成活動による熱変成作用

南西隣「石鎚山」地域の石鎚コールドロン内に位置す

(a)

CCaall

11ccmm
Qtz

Cal

((bb))

QA

11mmmm

CCllaayy

CCllaayy

(b)

第 7. 2 図　中央構造線沿いの三波川変成岩に貫入する岩脈の薄片写真 [GSJ R 101793]
左がオープンニコル，右がクロスニコル．露頭での産状は第 9. 1 図参照．（a） 薄片の全体像．オープンニコルでは網目状
の小断層帯が暗色に見える．（b）の位置を併せて示した．Cal：方解石，Qtz：石英．（b） 小断層帯の拡大写真．QA：石英
集合体，Clay：主に粘土鉱物からなる部分．

る坂瀬川岩体や面河渓岩体は数 km2 規模の分布面積を
持つ中新世貫入花崗岩類であり，周囲の岩石はこれらの
岩体による接触変成作用を受け，ホルンフェルス化して
いる（堀越，1957）．特に分布面積が約 7 km2 に及ぶ面
河渓岩体ではその周囲の接触変成帯も広く，直近の石鎚
層群のみならず三波川変成コンプレックスにまで接触変
成作用の影響が及んでいる（愛媛県・高知県，1981 など）．
一方，地表では確認できないものの，本地域において
も別子銅山の本山鉱床下部（標高約-400 m以深）には，
中新世火成活動に伴う熱変成の結果と思われる三波川変
成岩のホルンフェルス化（緻密・堅硬化）が認められる
（宮崎ほか，1974；内田，1991；第 10. 2. 1. 2 節参照）．
住友金属鉱山株式会社（1981）によれば，本山鉱床下部
のホルンフェルスは原岩の片理面に平行なある特定の層
に形成され，上盤及び下盤の三波川変成岩に挟まれるよ
うに産する．榊原ほか（1993）は四国西部の松山市砥部
町において同様の産状のホルンフェルスを報告し，その
特異な産状から変成作用の熱源を貫入岩体の接触にでは
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(a)

(b)

(c)

(d)

QQttzz

PPSS

QQttzz

QQttzz

QQttzz

11ccmm

Kfs
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FA

Kfs
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第 7. 3 図　三波川変成コンプレックス中に産する流紋岩岩脈
（a） 黒森山の北西約 1 kmの稜線に産する試料 [GSJ R 101794]のチップ切断面．（b） （a）の試料の薄片写真．上段がオープ
ンニコル，下段がクロスニコル（dでも同様）．PS：三波川泥質片岩の岩片．Qtzは石英で以下同様．（c）新居浜市別子山
筏津の南方約 1.2 kmに産する試料 [GSJ R 101795]のチップ切断面．（d） （c）の試料の薄片写真．Kfs：カリ長石，FA：針
状長石微結晶の集合体．

なく，高温流体による熱輸送に求めている．そこで本報
告では中新世火成活動に伴って起こった変成作用に対し
て「接触変成作用」ではなく，より一般的な用語である「熱
変成作用」を用いる．地質図の図面上でこの熱変成域が
現れるのは断面図 E–Fのみである．断面図 E–Fにおけ
る熱変成域の分布は金属鉱物探鉱促進事業団（1971）の
ボーリングデータ及び内田（1991）の断面図を参考にし

て描いた．

7. 3. 1　熱変成作用の概要
変成分帯や岩石の産状など熱変成作用の詳細は，松
山市砥部町に露出した熱変成岩を取り扱った榊原ほか
（1993）の研究にまとめられている．本地域では昭和 43
〜44 年度に金属鉱物探鉱促進事業団によって行われた
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第 7. 4 図　三波川変成コンプレックスに貫入する安山岩岩脈
露頭の位置は豊受山の南方約 1.2 kmの沢沿い．ハンマーの長さは 33 cm．Md：安山岩岩脈，SMp：三波川変成コンプレッ
クスの泥質片岩（白滝ユニット中部の緑泥石帯），LB：転石，QV：レンズ状石英脈，Qtz：石英，Pl：斜長石，Cpx：単斜輝石，
Bt：黒雲母，Srp：蛇紋石．（a）露頭全景．東北東を向いて撮影．（b） 貫入境界の拡大写真．北向きに立ち，真下を向いて撮影．
（c）岩脈試料 [GSJ R 101796]の切断面の写真．（d），（e） 薄片写真．左がオープンニコル，右がクロスニコル．
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ボーリング調査のうち，S–13 孔と S–11 孔（第 3. 13 図 a）
の下底部において熱変成作用による三波川変成岩のホル
ンフェルス化が認められており，その調査結果は金属鉱
物探鉱促進事業団（1970，1971）にまとめられている．
以下の記述は主にこれらの文献の記載・記述に基づく． 
S–13 の掘削孔は断面線 G–Hのごく近傍であるため，断
面図 E–Fに投影して示した．また S–11 孔の掘削位置は
S13 孔の西方約 1.7 kmの国領川東岸である．

S–13 孔の掘削は標高 -1，684.7 mまで行われているが，
コア試料の薄片観察によれば，標高 -1，100 m付近より
も深い部分に熱変成作用（ホルンフェルス化）が認めら
れる（第 3. 23 図；断面図 E–F）．S–13 孔の標高 -1，100 
mから -1，550 mの範囲では苦鉄質片岩（SUm）が卓越
するが（第 3. 23 図；断面図 E–F），この部分の最上位
から下位に向かってアクチノ閃石及びホルンブレンドが
増加し，また緑泥石は光学性が正に変わるとともに減少
する．標高 -1，180 mより深い部分では単斜輝石（ディ
オプサイド）が現れ，黒雲母や褐色ホルンブレンドが見
られるようになる．また更に深部，標高 -1，550 m以下
の泥質片岩には一般に黒雲母が含まれる．一方，S–11
孔の掘削は標高 -1，800 m付近まで行われているが，や
はり標高 -1，150 m付近より下位の部分で苦鉄質片岩中
にディオプサイドと黒雲母，また泥質片岩中に黒雲母が
認められるようになる．特に S–11 孔では標高 -1，580 m
付近でアルバイト斑状変晶が消滅し，それ以深の部分は
三波川変成作用における緑泥石帯にあたるはずだが，こ
の範囲の泥質片岩には一般に黒雲母が含まれ，緑泥石は
微量かもしくは含まれない．これは泥質片岩中の黒雲母
が三波川変成作用ではなく，熱変成作用によって生じた
ものであることを示す．高温低圧型の変成作用において
一般的な，緑泥石を消費して黒雲母を生じる反応が進行
したものと考えられる．
こういった熱変成作用が中新世火成活動と関係付けら
れたのは，両掘削孔中の数カ所で石鎚火成岩類に類似の
貫入岩脈が確認されたことによる．S–13 孔の標高 -550 
m，-570 m，-1，070 m付近には貫入性の火成角礫岩（厚
さ 1〜 3m）が，また S–11 孔においては標高 -1，000 m
付近に流紋岩岩脈（厚さ 2 m程度）が，それぞれ確認さ
れている．これらの岩石が石鎚火成岩類と対比できるこ
とから，掘削孔下底部の更に下位には，面河渓岩体に類
似の岩株状火成岩体の存在が示唆されている（金属鉱物
探鉱促進事業団，1970，1971）．

7. 3. 2　放射年代
ホルンフェルスの放射年代（内田，1991）に関して
は，2000 年 3 月に伊豆で行われた「変成岩シンポジウム」
における板谷徹丸氏及び同氏を介した内田欽介氏との私
信も参考にして記述する．
前述の S–11 孔の最下部に見られる通り，本地域の地

下には三波川変成作用によっては黒雲母を生じておら
ず，熱変成によって生じた黒雲母のみを含むホルンフェ
ルスが存在する．内田（1991）は別子銅山本山鉱床で得
られたこのような試料 3つ（泥質，苦鉄質，及び珪化ホ
ルンフェルス）について，黒雲母の K–Ar年代を報告し
ている．私信によれば，試料採取位置は三波川変成時
の黒雲母が生成する層準よりもはるかに下位であるた
め，黒雲母を分離して測定すれば熱変成の時期が測定出
来るものと期待された．測定結果は泥質ホルンフェルス
について 25.8 ± 1.3 Ma，苦鉄質ホルンフェルスについ
て 24.7 ± 1.2 Ma，また珪化ホルンフェルスについては
17.7 ± 0.9 Maであった（内田，1991）．これらの年代値
に対し，榊原ほか（1993）は，測定試料が三波川変成
岩の残留鉱物を含んでいる可能性を指摘した．つまり，
三波川変成コンプレックスの示す 90〜 65Ma程度の K–
Ar，Ar–Ar年代，（第 2. 1 図；Itaya and Takasugi， 1988；
Takasu and Dallmeyer， 1990 など）と中新世火成岩類の示
す約 15Maの K–Ar年代（新正・角井，2001；巽ほか，
2010；Shibata，1968；田崎ほか，1990，1993；竹下ほか，
2000など）の混合年代であろうという指摘である．実際，
内田（1991）の記載によれば測定した 3試料はすべて白
雲母類を含む．従って黒雲母年代を正確に測るには，鉱
物分離作業において白雲母類を完全に取り除く必要があ
る．その後内田氏は再測定を検討し，旧地質調査所，及
び京都大学の研究者に順次黒雲母の分離を依頼したが，
いずれの研究者からも「白雲母と黒雲母の分離濃集が困
難」との返答を受けている（私信による）．逆に言えば，
内田（1991）で報告された 3つ測定試料においても白雲
母が完全に取り除けていなかったと考えられる．このこ
とから，本報告では上記の年代値は正確な熱変成作用の
年代ではなく，混合年代であると解釈する．27〜17Ma
という混合年代は熱変成作用が約 15Maに起こったとい
う解釈と整合的である．
ここまで，熱変成作用の真の年代を得るためには三波
川変成作用の影響を完全に取り除かなければならないこ
とを述べた．一方，逆の見方をすると，三波川変成作用
について正確な変成（もしくは冷却）年代を得るために
は，中新世の熱変成作用の影響を被っていない試料を選
ばなければならない．つまり，中新世の熱変成作用を被っ
た三波川変成岩では，変成鉱物が部分的に再結晶するこ
とで取り込まれていたアルゴンが一部離脱し，実際より
も年代が若返っている可能性がある．四国東部に分布す
る大歩危ユニット（第 2. 1 図）で得られている 70〜 63 
Maという三波川変成コンプレックスとしては比較的若
い K–Ar，Ar–Ar年代（Itaya and Takasugi， 1988；Takasu 
and Dallmeyer， 1990；Aoki et al.，2008）について，中新
世火成活動に伴う再加熱の影響が指摘されている（Wallis 
et al.，2004；第 3. 2. 3 節参照）．
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7. 3. 3　変成条件
以下の記述における変成相の名称は坂野ほか（2000）

（第 2. 3 図）に従う．
三波川変成岩の礫を含み（永井，1972；Yokoyama and 

Itaya， 1990；Nuong et al.，2009），三波川変成コンプレッ
クスを不整合に覆う久万層群（広義；第 2. 1 図）が始
新統–中新統であることから，中新世には三波川変成コ
ンプレックスはすでに地表近傍まで上昇していた（成田
ほか，1999 など）．つまり，中新世の熱変成作用は地表
近傍のごく低圧の条件下で起こったはずである．このよ
うな低圧条件において，S–13 孔の比較的浅い部分（標
高 -1，100 mから -1，180 m）の苦鉄質岩ではアクチノ閃石

の形成が認められるため，緑色片岩相の低圧部が示唆さ
れる．また S–13 孔と S–11 孔の両者において，更に深
い部分の苦鉄質岩ではホルンブレンドに加えてディオプ
サイドが生じており，角閃岩相を示唆する．一方，これ
らの苦鉄質岩には一般に少ないながらも緑れん石が残存
するため，緑れん石を消費して斜長石を生じる反応は完
全には進行していない．また斜方輝石が認められていな
いことから輝石ホルンフェルス相には達していない．こ
れらのことから，本地域西部の地下（標高 -1，100 mか
ら -1，600 m）に見られる熱変成作用の変成条件は緑色片
岩相低圧部から角閃岩相低圧部の紅柱石安定領域に相当
するものと考えられる．
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第 8章　 第 四 系

（水野清秀・宮地良典）

8. 1　概　要

燧
ひうち

灘の南岸と石鎚山地北縁部の中央構造線活断層系
（岡田，1973b）が発達する区域間の新居浜平野などの低
地及びその周囲の丘陵地縁辺部には第四系が広く分布
している．これらの地層の分布は，佐藤（1938），愛媛
県（1962，1977），東予地学会（1980），建設省国土地理
院（1997）などの地質図や地図で図示されたほか，岡
田（1973a），水野ほか（1993）などによって細分された．
それらによると，第四系は丘陵地を構成する岡村層及び
その相当層と，段丘堆積物及び完新統（沖積層）に大別
される．平野地下の第四系については，建設省計画局・
愛媛県（1965），栗原（1972），中国地方基礎地盤研究会
編（1994），四国建設弘済会（2010）などで，詳しく示
されている．
岡村層は，西隣「西条」地域内の西条市小松町岡村か
ら大谷池周辺の丘陵地を構成する砂礫層を主体とする地
層に対して命名された（高橋，1958，1963）．類似した
地層は，本地域内の中央構造線活断層系に沿って点在し
（岡田，1973a；稲見，1982；水野ほか，1993），これら
の地層も岡村層に含められている（稲見，1982；水野，
1992）．新居浜市多

た

喜
き

浜
はま

付近の燧灘沿岸部にも岡村層と
考えられる地層が分布しているが，層相が異なること
から，本図幅では両者を区別し，戸

と

屋
や

ノ
の

鼻
はな

礫部層（Oy）
と多喜浜礫部層（Ok）に区分した．
段丘堆積物は，高位，中位，低位段丘堆積物に区分され，
地域によっては更に細分されている（岡田，1973a；水
野ほか，1993 など）．高位・中位段丘堆積物の年代につ
いてはよくわかっていない．低位段丘堆積物中には，姶
良 Tnテフラ（町田・新井，2003）が挟まれていること
がある（岡田・堤，1990；水野ほか，1993）．どの段丘
堆積物も主として砂礫層から構成され，段丘面の比高は
概して北側の海岸に向かって低くなっているが，断層
運動の影響を受けて上流側に傾斜したり，マウンド状
の分布形態を示すところもある（岡田，1973a；水野ほ
か，1993）．また中央構造線沿いでは，低位段丘面は，
完新世の扇状地堆積物に覆われるところが多く（岡田，
1973a；水野ほか，1993），あるいは低位段丘堆積物から
現成の扇状地まで断続的に地層がたまっているところも
ある．本図幅では段丘堆積物を堆積年代の古い順に，高
位段丘堆積物（th），中位段丘 1堆積物（tm1），中位段
丘 2堆積物（tm2），低位段丘 1堆積物（tl1），低位段丘
2堆積物（tl2）に区分した．

完新統（沖積層）は，新居浜平野と関川下流域の低地
に広く分布している．本図幅では，これらを微地形と堆
積物の層相に基づいて，扇状地・崖錐堆積物（f），自然
堤防堆積物（n），浜堤堆積物（b），後背湿地及び谷底低
地堆積物（a），現河床堆積物（r）に区分した．これら
のほかには，主として山地内に地すべり堆積物（ls）が
みられるほか，燧灘沿岸域には埋立地（rm），干拓地（dr）
がある．地すべり堆積物については，第 10 章で述べる．

8. 2　 岡 村 層

8. 2. 1　岡村層の分布と特徴
紀伊半島から四国にかけての中央構造線に沿って，菖

しょう

蒲
ぶ

谷
だに

層，土
ど

柱
ちゅう

層，郡
ぐん

中
ちゅう

層などと呼ばれる鮮新–更新統
が細長く分布しており，それらの地層の多くは，中央構
造線活断層系に比べて変位地形の明瞭でない（古い時期
に活動した）断層によって堆積場が規制されていること
が示されている．そのような地層の堆積年代は多くがお
よそ 2〜 1Maの範囲であり，広域的な構造運動によっ
て，断層運動が進行するとともに地層が堆積していった
と推定された（水野， 1992）．燧灘南岸の中央構造線に
沿って点々と分布している堆積原面を残していない地層
群も，そのような構造運動を反映して堆積した可能性が
高く，水野（1992），水野ほか（1993）はそれらの地層
をほぼ同時期の堆積物と考え，岡村層として一括した．
岡村層は，最初に高橋（1958），高橋（1963）によって，「西
条」地域内の西条市小松町岡村を模式地としてその周辺
に広がる丘陵地を構成する，河川成の砂礫層主体層に対
して命名された．模式地周辺での礫層は，和泉層群起源
の砂岩・頁岩礫のほか，結晶片岩礫などを含んでいる．
また，ところどころにシルト層を挟んでいて，その中か
らメタセコイア（Metasequoia disticha） ， オオバラモミ
（Picea koribai）などの大型植物化石や花粉化石が報告さ
れている（高橋，1958，1963）．更に，岡村火山灰層と
呼ばれるガラス質テフラが挟まっていて，そのフィッ
ション・トラック年代が 1.4 ± 0.2Maと求められている
（水野，1992；水野ほか，1993）．全体の層厚は 70 m以
上に達する．植物化石やテフラの年代測定から，模式地
における岡村層の年代は，前期更新世と推定される．
類似した地層は，更に西方の西条市丹

たん

原
ばら

町来
くる

見
み

（高橋，
1958）や東方の西条市早

はい

川
がわ

から「新居浜」地域内の新居
浜市萩

は

生
ぎゅう

にかけての地域，四国中央市土居町上野から小
林，豊岡町岡

おか

銅
どう

から更に「伊予三島」地域内の四国中央
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市上柏町，金
かな

田
だ

町金
かな

川
がわ

に至るまで（岡田，1973a；稲見，
1982；水野ほか，1993），点々と中央構造線の北縁に沿っ
て分布している．一方，本地域内では，中央構造線から
離れた燧灘沿いの新居浜市多

た

喜
き

浜
はま

付近にも類似した礫層
の分布がみられる．これらの地層も岡村層に含めるが，
中央構造線沿いの礫層は結晶片岩礫が主体であるのに対
して，多喜浜ではチャート，砂岩，頁岩礫を多く含むこ
とと，シルト層をほとんど挟まないなど，両者の層相が
異なっている．そこで本報告では，前者を戸

と

屋
や

ノ
の

鼻
はな

礫部
層（Oy），後者を多喜浜礫部層（Ok）と呼び，区別する．

8. 2. 2　戸屋ノ鼻礫部層（Oy）
定義　新称．中央構造線に沿ってその北縁から北方約 2  
km程度までの範囲に点在する段丘面を残していない未
固結の地層に対して命名する．模式地は，「新居浜」地
域と西隣「西条」地域の境界域に当たる新居浜市大

おお

生
じょう

院
いん

戸屋ノ鼻周辺．岡田（1973a）の中・古期第四系に相当し，
稲見（1982）や水野ほか（1993）はこれらの地層を単に
岡村層と呼んでいる．
分布　新居浜市大生院，萩生，船木，四国中央市土居町
上野，畑野，入野，小林，岡銅などに点在する．
層厚　大生院周辺では 80 m以上，畑野周辺では 30 m程
度，岡銅では 50 m程度と推定される．
層相　全域を通して，礫層が主体である．戸屋ノ鼻から
萩生付近では，中礫–大礫サイズ，まれに最大径 50 cm
に達する結晶片岩の亜円ないし亜角礫からなる礫層が主
体で，薄い砂層，シルト層を挟んでいる．北側の岸ノ下
では，和泉層群の基盤岩の上に厚さ 5 m程度の結晶片岩
の中礫–大礫サイズの亜円礫層がのっている．南側の三
波川変成コンプレックス基盤山地沿いでは，中礫–巨礫
（最大径 1 m）サイズの結晶片岩の角ないし亜角礫が主
体となり，一部は土石流堆積物あるいは地すべり堆積物
と推定される．船木のゴルフ場東端では，和泉層群を覆っ
て，厚さ 10 mほどの礫層がみられ，礫は中礫–巨礫（最
大径 40 cm）サイズの結晶片岩の亜角ないし亜円礫が主
体である．ここでは上位に地すべり堆積物と考えられる
結晶片岩のブロックが重なっている（第 8. 3 図 bの L1
地点付近）．上野–畑野–岡銅に分布する本層は，結晶片
岩の中礫–巨礫サイズ（最大 1 m）の亜角ないし亜円礫
層が主体である（第 8. 1 図）．
植物化石　戸屋ノ鼻の本層中から，稲見（1982）により，
メタセコイア（Metasequoia distica），ヒメバラモミ（Picea 
maximowiczii），オオバタグルミ（Juglans megacinerea）
の化石が報告されている．
年代・対比　近畿地方では，メタセコイアは前期更新世
以前の地層から，オオバタグルミは約 120 万年前以前，
ヒメバラモミは約 170 万年前以降の地層から産出してい
ること（百原，1993）から，本層の堆積年代は前期更新
世であると考えられる．模式地である西条市小松町岡村

の岡村層にほぼ対比される．

8. 2. 3　多喜浜礫部層（Ok）
定義　新称．新居浜市多喜浜付近の丘陵地北部に分布す
る段丘面を残していない未固結層に対して，命名する．
分布　新居浜市多喜浜付近にのみ分布する．
層厚　約 40 m
層相　ほとんど礫層からなる．礫は，中礫 –巨礫サイズ
（最大径 50 cm）の結晶片岩，チャート，砂岩，頁岩な
どの亜円礫からなる（第 8. 2 図）．戸屋ノ鼻礫部層に比
べると円磨度がやや高いこと，チャート・砂岩・頁岩礫
を含むこと，シルト–砂層をほとんど挟まないことなど
が異なっている．

第 8. 1 図　岡村層戸屋ノ鼻礫部層（Oy）の露頭（四国中央市
岡銅，第 8. 3 図 bの Q5 地点）
中礫 –巨礫サイズの結晶片岩の亜角〜角礫層から
なり，断層運動の影響を受けて地層が 30°程度北（写
真左側）に傾斜している．露頭の高さは約 3 m．

第 8. 2 図　岡村層多喜浜礫部層（Ok）の露頭（新居浜市多喜浜，
第 8. 3 図 aの Q2 地点）
中礫–巨礫サイズの亜円礫層からなり，細粒層がほ
とんど見られない．露頭の高さは約 8 m．
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[GSJ R 101792]
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第 8. 3 図　第四紀堆積物，断層及び地すべり堆積物の露頭等の位置図
国土地理院発行の数値地図 50，000 徳島・香川・愛媛・高知（5万分の 1「西条」，「新居浜」）の一部を使用． Qは第四紀
堆積物露頭，Fは断層露頭，Lは地すべり堆積物露頭を示す．岩石試料については標本登録番号を示した．（a）「新居浜」
図幅の西端部周辺．（b）「新居浜」図幅の北東部．
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年代・対比　化石などは発見されていないことから，正
確な堆積年代は不明である．また，戸屋ノ鼻礫部層と直
接接していないため，その新旧関係も不明である．ただ
し，戸屋ノ鼻礫部層と固結度が大きく異ならないことか
ら，堆積年代を前期更新世と推定する．

8. 3　 段 丘 堆 積 物

本地域内に分布する段丘堆積物を，段丘面の開析の程
度，比高と堆積物の風化の程度などから，上位より高位
段丘堆積物，中位段丘 1堆積物，中位段丘 2堆積物，低
位段丘 1堆積物，低位段丘 2堆積物に区分した．これら
は岡田（1973a）及び水野ほか（1993）による区分を基
準にしているが，地域によって段丘面の対比が異なって
いるものがある．高位段丘堆積物は，段丘面が保存され
ているが開析の程度が大きく，また風化の程度が高い．
中位段丘堆積物は，段丘面の開析の程度や現河床との比
高が中程度のもので，更に古期の中位段丘 1堆積物と新
期の中位段丘 2堆積物に細分した．低位段丘堆積物は段
丘面の保存がよく，また現河床との比高も小さいもので，
更に古期の低位段丘 1堆積物と新期の低位段丘 2堆積物
に細分した．ただし，低位段丘 2堆積物は，一部では段
丘面が現成の扇状地面あるいは沖積面とほとんど比高が
なくなって連続し，後述する扇状地堆積物（f）あるい
は後背湿地・谷底低地堆積物（a）と明瞭に区別できな
い地域もある．

8. 3. 1　高位段丘堆積物（th）
分布　四国中央市土居町上野，畑野，入野，小林，岡銅
に点在する．
層厚　最大 20 m程度．
層相　中礫–大礫，まれに巨礫サイズ（最大径50 cm程度）
の結晶片岩の亜円ないし亜角礫層が主体である．基質は
褐色ないし赤褐色に風化した砂が埋めていて，締まって
いる．

8. 3. 2　中位段丘 1堆積物（tm1）
分布　新居浜市大生院，萩生，四国中央市土居町畑野，
岡銅，豊岡町などに小規模に点在する．
層厚　最大 20 m程度
層相　中礫 –巨礫（最大径 1 m程度）の結晶片岩の亜角
ないし亜円礫からなる礫層が主体で，南部の基盤沿いで
は角礫が多くなる．基質は褐色化した砂が埋めていて比
較的締まっている．

8. 3. 3　中位段丘 2堆積物（tm2）
分布　新居浜市萩生，船木，四国中央市土居町上野，入
野，小林，豊岡町などに小規模に分布する．
層厚　最大 10 m程度．

層相　中礫 –巨礫（最大径 50 cm程度）サイズの結晶片
岩の亜円ないし亜角礫からなる礫層が主体であり，基質
は砂質で比較的締まっている．

8. 3. 4　低位段丘 1堆積物（tl1）
分布　新居浜市萩生，船木，四国中央市土居町上野，畑
野，入野，小林，豊岡町などに扇状地面を形成して広く
分布するほか，新居浜市多喜浜の丘陵北縁部に小規模に
点在する．
層厚　最大 15 m程度
層相　主に中礫 –大礫サイズ，場所によって巨礫（最大
径 80 cm程度）サイズを含む亜角ないし亜円礫からなる
礫層が主体であり，角礫が卓越する地域もある．基質は
砂質で比較的新鮮であり，固結度も比較的低い．薄い
砂層やシルト層を挟むことがあり，萩生や上野では厚さ
30 cm前後の姶良 Tnテフラ（町田・新井，2003）に同
定されるガラス質火山灰層を挟んでいることがある（岡
田・堤，1990；水野ほか，1993）．テフラの露頭の多く
は松山自動車道建設の際に観察されたもので，残ってい
る露頭は少ないが，萩生の段丘面を開析する谷（第 8. 3
図 aの Q1 地点）では，段丘面から約 2 m下の砂主体層
中に厚さ 30 cmの姶良 Tnテフラが観察された．萩生や
上野などの山地北縁部では，低位段丘 1堆積物上に中
礫 –巨礫サイズの亜角礫を主体とする扇状地堆積物が
断続的あるいは連続的に重なっていて，礫層中には厚
さ 10〜50 cm程度の鬼界アカホヤテフラ（町田・新井，
2003：約 7，300 年前）に同定されるガラス質火山灰層が
挟まっていることがある（岡田・堤，1990；水野ほか，
1993）．上野西部（第 8. 3 図 bの Q3 地点）では，松山
自動車道建設中に，姶良 Tnテフラの約 5 m上位の礫層
中に鬼界アカホヤテフラが挟まっている露頭が観察され
た．これらの現成扇状地堆積物と低位段丘 1堆積物との
境界を押さえることは難しく，地質図では扇状地堆積物
を含めて低位段丘 1堆積物として示している． 
年代・対比　萩生の中央構造線に沿った低位段丘 1 堆
積物の露頭の泥炭層からは 23，400 ± 750 yrs BP及び 27，
040 ＋ 1，040，-920 yrs BPの 14C年代測定値が求められ
ている（岡田，1973a；岡田・堤，1990）．姶良 Tnテフ
ラの降灰年代は，2.6〜2.9 万年前と推定されている（町
田・新井，2003）ことから，低位段丘 1堆積物の堆積年
代はその前後と考えられるが，扇状地堆積物が連続的に
重なっている地域では完新世にまで及んでいる．

8. 3. 5　低位段丘 2堆積物（tl2）
分布　新居浜市大生院，萩生，船木，多喜浜，四国中央
市土居町上野，畑野，入野，野田，天満，豊岡町などに
分布する．
層厚　最大 10 m程度
層相　主に中礫 –巨礫（最大径 50 cm程度）サイズの亜
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円ないし亜角礫層からなり，薄い砂層及びシルト層を挟
んでいるところもある．礫種は，石鎚山地北縁部に分布
するものは，ほとんどが結晶片岩からなり，更に北側の
山地縁辺部に分布するものは，和泉層群起源と考えられ
る砂岩が主体である．堆積物の固結度は低く，ルーズで
ある．四国中央市土居町北野の和泉層群からなる山地内
（第 8. 3 図 bの Q4 地点）に小規模に分布する本層（地
質図には反映されていない）は，厚さ 4 m以上の中礫–
大礫サイズの砂岩礫の亜角礫層からなっていて，下部に
厚さ 60 cm程度の鬼界アカホヤテフラを挟んでいる．
対比・年代　本層の下限の年代資料はないが，一部では
鬼界アカホヤテフラを挟むことから，その年代は完新世
に及んでいる．

8. 4　完新統（沖積層）

新居浜平野は中央構造線以北に分布し，内帯低地中央
部の東部丘陵と西部丘陵に挟まれて鼓状にくびれてい
る．くびれ南部の低地は主に国領川，東川，尻無川など
の扇状地堆積物，北部は主に氾濫原，天井川を含む堤防

堆積物よりなる．北部の海岸沿いでは国領川東部におい
て 3列の浜堤列が認識できるが，西部では区分できな
い．平野地下の沖積層の分布については，建設省計画局・
愛媛県（1965）に詳しく述べられている．第 8. 4 図は，
建設省計画局・愛媛県（1965）に新居浜市のボーリング
資料を合わせて作成した新居浜平野地下の沖積層基底等
深線図である．これによると，新居浜平野の沖積層の基
底面は南部の扇状地では縁辺部を除き標高 50 mから 20 
mへと北に向かって低標高になる．一方，平野北部での
基底面は黒島と東部丘陵間において標高 -12 mから -16 
mと深いものの，建設省計画局・愛媛県（1965）によれ
ば国領川・尻無川河口部に -10 m以深の埋没谷はみられ
ず，平野中心部で標高 5 m，沿岸部で標高 -5 mから -12 
mに基底面が見られる．一方，本地域東部の宇摩平野に
は広い後背湿地がひろがり，関川などの自然堤防がみら
れる．海岸部には一部に浜堤列がみられる．

8. 4. 1　扇状地及び崖錐堆積物（f）
国領川が新居浜平野に流下した中央構造線以北の標高
約 60 m付近から東部丘陵・西部丘陵が張り出す新居浜
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駅周辺までに分布する．沖積扇状地は古期扇状地を切っ
たり，埋積したりするものがあり，大きく 3期に区分し
たもの（岡田， 1973a）や上下２段に分けたもの（新居浜，
1980b）などがある．その層厚は南部で約 50 m以上ある
が，北方のくびれ部分では 5〜7 mとなる．主に礫質堆
積物よりなる．国領大橋付近では，扇状地堆積物上に厚
さ 5 m以下の泥層が累重することもある．国領川上流域
では最大礫径は場所により 10〜30 cmのものもあるが，
N値が 20 程度で一定しており，大礫は少ないと思われ
る．

8. 4. 2　自然堤防堆積物（n）
地質図中には主に国領川・尻無川の堆積物による微高
地を示した．ボーリングデータによると特に下流部は地
下 5 mまでは主に泥層からなるが，その中に厚さ 2〜5 
mのレンズ状の砂体がみられる．新居浜平野北部の後背
湿地中にある微高地は，空中写真では判読できるが，現
在は地形改変を受け，その堆積物の存在は確認できてい
ない．一方，国領川・尻無川の河川沿いの堤防は，扇状
地面や後背湿地との比高が 5 m以上あり，江戸時代以降，
人工的に河道固定されたために生じた自然堤防と考えら
れる．
宇摩平野にも関川などの天井川化した自然堤防がみら
れる．

8. 4. 3　浜堤堆積物（b）
昭和 45 年国土地理院撮影の空中写真から，新居浜平
野東部には北方から，海岸沿い，八幡周辺及び垣生周辺
に 3列の浜堤列の微高地がみられる．
御代島は昭和初期に埋め立てが始まるまで干潮時のみ
海水にあらわれる 1.5 kmほどの砂州により繋がってい
た（新居浜市，1980a）．

本地域沿岸の海底底質は泥が多いが，浜堤の分布する
国領川の東側や宇摩平野沿岸の海底には砂が分布してい
る（建設省国土地理院，1997）．

8. 4. 4　後背湿地及び谷底低地堆積物，現河床堆積物
（a）
新居浜平野北部では扇状地堆積物と漸移的に沖積平野
となり後背湿地堆積物が分布する．国領川下流部の氾濫
原低地の標高は 5〜10 mで，表層は砂質である．これら
の砂層は厚さ 5〜10 mで，N値は 5〜15 と緩い砂層であ
る．その下位に厚さ 5〜10 mの粘土層がみられ，しばし
ば最大層厚 2 m程度のレンズ状の砂層を挟む．この粘土
層の N値は 0〜5 と非常に緩い．また，国領川，尻無川
など大きな河川沿いには主に粗粒砂からなる現河床堆積
物がみられる．国領川では JR以南の上流川に小礫から
大礫も含む．

8. 5　 人 工 造 成 地

8. 5. 1　干拓地（dr）
新居浜市（1980a）によると，新居浜市垣生の干拓地
は江戸時代初期から，また多喜浜沖の干拓地は江戸時代
中期以降に開発された塩田で，標高は 1 m程度である．
久貢島，黒島など基盤岩類の陸繋島は多喜浜塩田などの
建設によって陸とつなげられたものである．

8. 5. 2　埋立地（rm）
国領川左岸の埋立地はそのほとんどが昭和以降の埋立
地である．昭和 20 年以前に御代島との砂州を埋め立て
て工業地帯が作られはじめ，国領川の西部を中心に沿岸
部の埋め立てが進んだ（新居浜市，1980a）．
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第 9章　 中 央 構 造 線

（水野清秀・青矢睦月）

9. 1　概　要

中央構造線は西南日本を内帯と外帯に分かつ第一級の
断層であり，前期白亜紀から現在に至る長大な活動史を
持つ．地質断層としての中央構造線は大局的に見ると
30˚程度の北傾斜を示す（堤ほか 2007；Ito et al.，2009
など）．また内帯と外帯を直接分ける主断層以外にも近
辺に多くの副断層を伴い，これらも含めた中央構造線断
層系をなしている．中央構造線断層系は九州から関東ま
で長さ 1，000 kmにも及び，地域ごとにその地球科学的
な特徴が異なっているため，この違いに基づいて大きく
4つの部分域（西から東へ I–IV域）に区分されている
（Ichikawa，1980）．I・II域の中央構造線主断層の１つの
特徴はその北側に沿って上部白亜系の和泉層群が細長く
分布する点である．「新居浜」地域（以下，本地域）の
中央構造線北側にもやはり和泉層群が分布し，上記の区
分においては IIa域に含まれる．
本報告では四国周辺で認識される中央構造線の活動史
を古い方から順に次の 5期に区分した． 
第 1期　前期–後期白亜紀（鹿塩時階・和泉時階）の左
横ずれ運動
第 2期　後期白亜紀–前期中新世（市ノ川時階）の正断
層運動
第 3期　前期中新世–中期中新世（砥部時階）の衝上運
動
第 4期　中期中新世（石鎚時階）の小規模な正断層運
動
第 5期　第四紀（新居浜時階）の右横ずれ運動
過去の文献（須鎗・阿子島，1973；Ichikawa，1980；牧
本ほか 2004；Kubota and Takeshita，2008 など）におけ
る活動時階の区分・名称には相互に若干の相違があるた
め，一部でその見直しを図った．和泉時階は新称である．
以下，各活動時階における中央構造線の運動について，
本地域と関連が強い事項を中心に説明する．

9. 2　新第三紀以前の活動

9. 2. 1　活動時階の区分
第 1期 a　鹿塩時階　Kobayashi（1941）命名．中央構
造線の近傍約 1 km以内の範囲の領家帯に発達するいわ
ゆる鹿塩マイロナイトの形成時期で，中央構造線の誕生
期とされる．四国では和泉層群に被覆されているため鹿
塩マイロナイトの露出がない．近畿地方以東の露出域に

おける構造地質学的研究から，鹿塩時階には左横ずれ変
位が卓越していたと考えられている（Hara et al.，1980；
Takagi，1986；島田ほか，1998 など）．本地域西部の中
央構造線近傍では一部に三波川変成岩のマイロナイト化
が認められるが（第 9. 1 図），このマイロナイト化は鹿
塩時階，もしくは次に述べる和泉時階に起こったものだ
ろう．
第 1期 b　和泉時階　新称．この時階は中央構造線の北
側に細長く分布する和泉層群の堆積時期に相当し，左横
ずれ変位が卓越した活動時階である．本地域も含めた和
泉層群の重要な特徴は，（1）地層がおおむね東傾斜で西
から東へ若くなること，（2）積算層厚が厚いこと，（3）
古流向が東北東–北東方向からであり，地層の若くな
る方向と逆向きであること，などである（須鎗， 1966， 
1973； 須鎗ほか， 1968；宮田ほか 1987 など）．これらの
特徴から，和泉層群が中央構造線の左横ずれ運動に伴っ
て堆積したものと推測できる．本地域から東へ追ってい
くと中央構造線は奈良県五條市で北方に大きく屈曲する
が，この屈曲部に至る直前で和泉層群の分布延長がほ
ぼ終了する（栗本ほか，1998 など）．つまり，この五條
屈曲の東側に当時の堆積物供給場があり，屈曲部の東進
によってその西側に生じた開口部を埋めていったのが和
泉層群であると読むことができる（Miyata，1990；Noda 
and Toshimitsu，2009）．こう考えてゆくと，和泉層群の
形成と中央構造線の左横ずれ運動は連動したものであ
り，和泉層群の堆積終了は同時に中央構造線の左横ずれ
運動の終焉と見なすことができる．
牧本ほか（2004）や Kubota and Takeshita（2008）では
後に述べる第 2期（和泉層群の堆積後）にも左横ずれ変
位が起こっていたとし，本報告の和泉時階と一括してい
る．その主な根拠は，左横ずれ変位を示す中央構造線の
分岐副断層（Miyata et al.，1980）が和泉層群を切って
いることにある．本地域においても，東部丘陵中央部の
和泉層群を東西に切る東田断層について，珪長質凝灰
岩層の追跡から 500 mほどの左横ずれ変位が推測され
た（6. 4. 2 節参照）．しかし，これらの断層が和泉層群
全体の堆積終了後に形成したという解釈は必ずしも成り
立たない．前述の通り，和泉層群の形成と中央構造線の
左横ずれは連動しており，ひとたび堆積した堆積岩はそ
の直後から常に左横ずれセンスの変形を被り得る状態
にあったはずである．従って，和泉層群を切る副断層
は，和泉層群の堆積が引き続き起こっている時期に生じ
たという解釈も可能である．本報告ではこの解釈を取
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り，左横ずれの終了によって和泉層群の堆積も終了した
と考える．近畿地方から報告されている和泉層群の最
も若い堆積年代はマーストリヒチアン期（71〜 65Ma：
Gradestein et al.，2004）であることから，巨視的に見た
和泉時階の左横ずれ運動はこの時期に終了したものと考
えられる．
第 2期　市ノ川時階　Kobayashi（1941）命名．ただし，
本報告の市ノ川時階は和泉層群の堆積終了後から久万層
群（第 2. 1 図）の堆積時までの時期とし，和泉層群の
堆積時期は含まない．和泉層群中には三波川変成岩の
礫が含まれておらず，和泉時階には三波川変成コンプ
レックスはまだ地表に露出していなかった．一方，始新
世–中新世に堆積した広義の久万層群（第 2. 1 図；成田
ほか，1999）は三波川変成コンプレックスを不整合に
覆い，三波川変成岩の礫を含むことから（永井，1972；

Yokoyama and Itaya， 1990；Nuong et al.，2009），久万層
群堆積時には三波川変成コンプレックスは地表に露出し
始めていた．つまり，市ノ川時階は三波川変成コンプレッ
クスの地表への露出を引き起こした活動時階と言える．
下盤側の深部にある岩石を地表にもたらすような断層運
動は正断層センスの変位を伴うはずである．近年，本地
域も含めた三波川変成コンプレックスにおいて Fukunari 
and Wallis （2007） と El–Fakharani and Takeshita（2008）
が，また西隣「西条」地域内の和泉層群（市ノ川地域を
含む）で Kubota and Takeshita（2008）が，それぞれ中央
構造線近傍において正断層センスの変位を示す小断層群
（もしくはシアーバンド）を報告した．また Fukunari et 
al.（2011）はこの正断層活動時に三波川変成コンプレッ
クスに生じた石英脈の流体包有物解析から，石英脈の形
成圧力が母岩よりも明瞭に低いことを示し，正断層活動
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第 9. 1 図　中央構造線近傍に産する三波川泥質片岩の薄片写真
左がオープンニコル，右がクロスニコル．（a）マイロナイト化した泥質片岩（[GSJ R 101791]．国領川沿い，採取地点は
第 8. 3 図 a参照）．石英の微細結晶集合体（QA）がマイロナイト面構造に沿って伸長した形態を示す．この試料はオリゴ
クレース黒雲母帯の範囲に産するが，ざくろ石や黒雲母を含まない．マイロナイト化に伴って分解したものと推測される．
（b）マイロナイト化したアルバイト黒雲母帯の泥質片岩（第 9. 2 図の中央構造線露頭の約 30 m南方 [GSJ R 101792]）．ア
ルバイト斑状変晶（AP）がポーフィロクラスト化し，その周囲をリボン状の石英結晶集合体（QA）が迂回して取り囲む．
石英集合体は光学的にほぼ連続的な微細亜結晶からなり，紀伊半島東部領家帯のマイロナイトに見られる Fタイプ石英（高
木，1985）と同様のものと考えられる．
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に伴う三波川変成コンプレックスの上昇（減圧）を裏付
けた．和泉層群を切る左横ずれ断層が必ずしも和泉層群
の堆積終了後に生じたと見なせないのは前述の通りであ
るが，正断層の場合には話が別である．これらの小正断
層群の存在は和泉層群の堆積終了後，中央構造線におけ
る断層運動の枠組みが大きく変化したことを示すため，
和泉時階とは異なる活動時階を想定すべきである．本報
告ではこれらの正断層活動が市ノ川時階を特徴付ける運
動様式であると考える．すなわち，おおむね北傾斜の中
央構造線において上盤側が北方へ向かう運動である． 

Fukunari and Wallis（2007）の四国西部，砥部地域の
調査は三波川変成コンプレックスのみならず久万層群に
も及んでいるが，久万層群では正断層はごくまれである
とし，三波川変成コンプレックスに見られる小正断層群
の大部分は久万層群の堆積以前に形成されたとしてい
る．一方で，面河地域の久万層群における古応力解析（小
断層解析）から，久万層群の堆積時にも中央構造線が正
断層として運動していたことが示唆されている（楠橋・
山路，2001）．
第 3期　砥部時階　Kobayashi（1941）命名．四国西部
の砥部地域に見られる砥部衝上断層（高橋，1992；竹下
1993；武田，1996 など）の形成時期．砥部衝上断層は
北側の和泉層群が南側の久万層群に対してのし上げたも
ので，下盤側の久万層群ではこの断層運動に伴う褶曲が
見られる．一方，久万層群の上位に重なる石鎚層群（主
に石鎚火成岩類の火山噴出物からなる層；第 2. 1 図）
にはこういった変形の影響が見られないことから，砥部
時階の衝上運動は久万層群の堆積後から石鎚層群の堆積
前までの時期，すなわち前期中新世末–中期中新世初頭
の比較的短い時期に起こったものと考えられる（成田ほ
か，1999；竹下ほか，2000）．本地域では砥部時階の衝
上運動を示す証拠は見つかっていない．
第 4期　石鎚時階　須鎗・阿子島（1973）命名．石鎚
火成岩類の貫入時期，すなわち中期中新世に相当する．
この時期の大規模な構造運動が報告されているわけでは
ない．高木ほか（1992）は砥部断層において，衝上運動
の後に正断層運動のオーバープリントが見られることを
報告し，断層粘土について 14.7Ma という中期中新世の
K–Ar年代を報告している．つまり，石鎚時階における
中央構造線の運動は正断層センスであったと推測される
が，その変位量は砥部時階の衝上運動に比べてはるかに
小さかったはずである（Fukunari and Wallis，2007）．
四国北西部の中央構造線に沿って貫入する石鎚火成岩
類には無変形のものがしばしば存在することから（田崎
ほか，1990 など），少なくとも四国西部の一部では，中
央構造線は石鎚時階以降の断層運動を行っていないと思
われる．対照的に，本地域西部，小河谷川河床の中央構
造線露頭（第 8. 3 図 aの F1 地点．岡田・堤，1990；水
野ほか，1993）に貫入している同様の火山岩脈は，破砕・

変形を受けて灰白色–灰褐色の粘土状になっている（第
9. 2 図 a）．この火山岩脈に発達した断層鏡肌には水平
傾向の条線が多く見られるため（第 9. 2 図 b，c），第四
紀の横ずれ変位を被ったことは間違いなさそうだが，ま
れに傾斜方向の条線も見られるため（第 9. 2 図 c），石
鎚時階の変形をも被っている可能性がある．

9. 2. 2　プレートテクトニクスとの関係
白亜紀以降の日本周辺におけるプレートテクトニクス
の描像はMaruyama et al.（1997）などにまとめられてい
る．中央構造線の活動史に着目すると，本報告の鹿塩時
階と和泉時階（前期白亜紀–後期白亜紀）には左横ずれ
運動が卓越するが，これは三波川変成コンプレックスの
主変形において卓越する上盤側が西へ向かう剪断運動と
調和的である．これらの左横ずれ運動は，ユーラシアプ
レートに対する海洋プレートの斜め沈み込みによって引
き起こされたものと解釈されている（Ichikawa，1980；
平ほか 1981；Wallis et al.，2009 など）．また Wallis et 
al.（2009）は Engebretson et al.（1985）の古地磁気学的デー
タを検討し，白亜紀の日本周辺に存在したプレートのう
ち，ユーラシアプレートに対して左横ずれを伴う斜め沈
み込みを起こし得るのはイザナギプレートのみであると
した．つまり，中央構造線における鹿塩・和泉時階の左
横ずれ運動は，ユーラシアプレートに対するイザナギプ
レートの斜め沈み込みに起因するものと考えられる．
その後の白亜紀後期には，ユーラシアプレートに
対して海嶺が接近し（Aoya et al.，2003；青矢 2004；
Okudaira and Yoshitake，2004；Uehara and Aoya，2005），
ついには海嶺沈み込みが起こったとする研究がある
（木下・伊藤，1986；Nakajima et al.，1990；磯崎・丸
山，1991；Otsuki，1992；君波ほか，1993；Sakaguchi，
1996；Iwamori，2000；Aoya et al.，2009；Wallis et al.，
2009）．また領家・山陽帯の深成岩類の年代に西から東
への若返り傾向が見られること（Nakajima et al.，2004）
などから，この海嶺沈み込みは西から東へと順次起
こっていったとも考えられている（木下・伊藤，1986；
Nakajima et al.，1990；君波ほか，1993 など）．いずれに
せよ，白亜紀後期にはイザナギプレートの消滅，クラ
プレートの出現など，日本周辺域においてプレート運
動の大改変が起こっている（Otsuki，1992；Wallis et al.，
2009）．和泉時階の左横ずれ運動から，市ノ川時階の正
断層運動への変化は，ちょうどこの時期に起こったのか
もしれない．つまり，正断層活動を伴うような伸長テク
トニクスは，沈み込んだ海嶺の開裂によって引き起こさ
れたものかもしれない．その後古第三紀に入ると，約
60Ma頃にはユーラシアプレートに対する太平洋プレー
トの沈み込みが安定化しており，その運動方向は沈み込
み帯に対してほぼ垂直であったとされる（Maruyama et 
al.，1997；Wallis et al.，2009）．中央構造線の正断層運
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動がこの時期以降にも続いていたかどうかは不明であ
る．
砥部時階の衝上運動から石鎚時階の小規模正断層運動
までの時期は，前期中新世末〜中期中新世初頭（約 20
〜 14Ma）にあたる．この時期は約 30Maに始まった日
本海の開裂（背弧海盆の拡大）の最終期であり，砥部衝
上はこの時期に前弧域で起こった衝上運動（磯崎・丸山，
1991 など）と捉えられる．また石鎚時階に起こった約
15Maの火成活動は，ユーラシア大陸から分離した西南
日本弧に対し，形成直後の熱い四国海盆が沈み込んだ結
果と考えられており（巽，2003 など），同時期に起こっ
た正断層活動は沈み込む四国海盆の開裂がもたらした伸
長場を反映したものと解釈できる．

9. 3　第四紀の活動

9. 3. 1　研究史と概要
中央構造線の第四紀における活動は，最初に和歌山県
紀ノ川沿いの橋本市菖

しょう

蒲
ぶ

谷
だに

にみられる，下部更新統の
菖蒲谷層を変位させている断層の存在から，菖蒲谷時
階の活動と呼ばれた（Kobayashi，1941）．四国中央部で
も，永井（1954，1955）などによって，第四系が断層変
位を受けていることが示され，特に「新居浜時階」と呼
ばれている（永井，1973）．それ以前に，辻村（1923，
1924a–c，1932a–c）は，地形的な特徴から石鎚山地北縁
部の直線的な急崖が断層崖（石鎚断層崖）であり，比較
的最近までの断層活動の累積として形成されたと考え
た．その後，辻村・淡路（1934）は，その北側に新期
の断層崖を発見して，最近の断層活動を証明した．更
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第 9. 2 図　小河谷川河床の中央構造線露頭（第 8. 3 図 aの F1 地点）
（a）カタクラサイト化した三波川泥質片岩（SUp）に挟まれる中新世火山岩脈（Md）．ハンマーの長さは 33 cm．岩相記号
とハンマーの長さは以下同様．東を向いて撮影．（b）火山岩脈上に見られる断層鏡肌．南西方向やや下を向いて撮影．水
平傾向の条線（両矢印の方向）が見られる．（c）この露頭における断層面（大円）と面上の条線（白丸）の方位のステレ
オプロット（下半球投影）．（d）断層の上位を占める更新世段丘堆積物．北西を向いて撮影．
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第 9. 3 図　石鎚断層の露頭（四国中央市土居町小林，第 8. 3
図 bの F3 地点）
中位段丘堆積物（？）と低位段丘 1堆積物が正断
層で接する．ハンマーの柄の長さは約 40 cm．

に，Kaneko（1966）や岡田（1968，1970，1972，1973a，
1973b）は，広域にわたる断層変位地形を検討し，中央
構造線の最近の活動は右横ずれが卓越した運動であるこ
とを示した．そして，いわゆる菖蒲谷時階の断層運動は，
ひとつ古い時代の運動であり，それとは区別して最新の
活動を示す断層帯は中央構造線活断層系と呼ばれるよう
になった（岡田，1973b）．両方の運動をあわせたものが
永井（1973）の「新居浜時階」にあたる．一方，水野（1992）
は，菖蒲谷層，岡村層などの中央構造線に沿って分布す
る地層の年代を主として前期更新世と推定し，それらの
地層の堆積といわゆる菖蒲谷時階の断層運動が関連して
いると考えた．しかし第四紀の前半と後半とで広域的な
テクトニクスに違いがあったのかどうかは明確に示され
ていない．
最近では，トレンチ調査などにより，活断層の活動時
期や変位量などの調査が進み（山崎ほか，1992；岡田ほ
か，1998；後藤・中田，1998；長谷川ほか，1999；後藤
ほか，2003 など），また活断層系の詳細な分布図も示さ
れている（水野ほか，1993；堤ほか，1998；後藤・中田，
2000 など）．これらの研究に基づくと，本地域内に分布
する第四紀以降に活動している断層は，石

いし

鎚
づち

断層，岡村
断層，畑野断層及び寒

さん

川
がわ

断層である．

9. 3. 2　石鎚断層
石鎚断層は，石鎚山地の北縁部に西南西–東北東方向
のほぼ直線的な断層崖を形成しており，三波川変成コン
プレックスと和泉層群との境界をなす断層である．第四
紀以降の活動が明瞭な範囲は，西隣「西条」地域内の西
条市早川から「新居浜」地域の範囲ほぼ全域に及んでい
る（水野ほか，1993；中田ほか，1998，堤ほか，1998；
後藤・中田，2000）．
石鎚断層西部の新居浜市大生院では，結晶片岩類と岡
村層戸屋ノ鼻礫部層とが北落ちの断層で接している．「新
居浜」地域枠のわずかに西側で観察された露頭（第 8. 3
図 aの F2 地点）では，断層面はほぼ東西走向で北に 42°
傾斜した正断層で，幅 30 cm程度の断層粘土が形成され
ていた．この露頭の東側には中位段丘 1堆積物と推定さ
れる礫層が分布しているが，変位地形がみられないこと
から，おそらく段丘堆積物は断層変位を受けていないと
考えられる．断層変位地形が明瞭で，段丘堆積物を変位
させている範囲は，新居浜市大生院東部の川口付近から
東の地域である．なお，大生院から萩生にかけて分布す
る岡村層中には，ほぼ南北走向の小断層がみられること
が多い（水野ほか，1993）が，これらの断層は変位地形
に現れないほか，段丘堆積物に覆われているので，中期
更新世以前に活動したものと考えられる．
新居浜市萩生南や御

お

蔵
くら

町南では，低位段丘堆積物ある
いは高位段丘堆積物と考えられる地層と結晶片岩あるい
は安山岩岩脈が断層で接している露頭が報告されている

（永井，1955；岡田，1973a；岡田・堤，1990）．新居浜
市種

た

子
ね

川
がわ

町では，断層によって低位段丘 1面に 20〜27 
mの比高，低位段丘 2 面に 7〜 8 mの比高が生じてい
る（岡田，1973a）．新居浜市船木東部から四国中央市土
居町関ノ戸にかけては，岡田・堤（1990）により，段丘
堆積物を変位させる断層露頭の報告がなされており，ま
た断層面には水平方向の条線が観察されている．更に東
の井ノ上付近では，低位段丘 2面に比高約 4〜6 mの変
位が生じている（岡田，1973a）．四国中央市土居町畑野
から入野付近では，石鎚断層は 2〜3 本の断層に分かれ
ていると考えられる．また，岡田・堤（1990）により，
新旧の段丘堆積物を変位させる断層露頭が確認されてい
る．更に東の小林（第 8. 3 図 bの F3 地点）では，松山
自動車道建設中に中位段丘１堆積物に対比される礫混じ
りシルト質層と低位段丘 1堆積物と考えられる亜角礫層
が南落ちの正断層で接する露頭がみられた（第 9. 3 図）．
新居浜市大生院の渦井川に沿った反射法探査結果（堤
ほか，2007）によると，地質境界断層としての石鎚断層
は，地下では約 25°の北傾斜で，地表における岡村断層
（後述）の位置付近まで追跡されている．

9. 3. 3　岡村断層
岡村断層は，石鎚断層のおよそ 1.5 km北を石鎚断層

とほぼ平行に走る活断層であり，「西条」地域の西条市
小松町から「新居浜」地域内の四国中央市土居町北野付
近まで追跡されるが，そこから東は沖積層下に伏在して
いるのかどうか，明確ではない（水野ほか，1993；後
藤・中田，2000）．大生院から萩生及び中萩町にかけて
は，段丘面を北落ちに変位させる直線的な低断層崖が明
瞭であり（第 9. 4 図），特に中萩低断層崖と呼ばれ，村
田（1971）によって扇状地形態などから詳細に研究され
ている．断層崖の比高は，沖積面で 2〜3 m，低位段丘 2
面で 6 m，低位段丘 1面で 13〜14 mとなっている（村田，
1971；岡田，1973a）．中萩町では，中位段丘１面に対比
される段丘面が背斜状に変形していて，断層の南側には
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第 9. 4 図　岡村断層が低位段丘面を切る低断層崖（新居浜市萩生）南方を望む．

第 9. 5 図　畑野断層，石鎚断層周辺の空中写真（四国中央市土居町上野付近）
国土地理院発行の空中写真（C SI–74–9 C23B16）の一部．上の矢印が畑野断層，下の矢印が石槌断層．

低地が形成されている．この低断層崖は，更に東へ連続
することが後藤・中田（1998，2000）によって示され，
新居浜市喜

き

光
こう

地
じ

町では沖積面に比高 1.3 m程度の南落ち
の段差が生じていて，トレンチ調査によって断層の存在
が確認されている．岡村断層は更に東方へ断続的に続き，
船木東方の市民の森のある丘陵地を横断して，更に東の
北野では沖積面に比高 1.5 mの北落ちの低断層崖が生じ
ている（後藤・中田，1998，2000）．ここでもトレンチ
調査によって完新統が変位を受けていることが確認され
ている．

岡村断層の活動履歴や断層形態を解明するトレンチ調
査は，西隣「西条」地域内の西条市飯岡地区で集中的に
行われた．それらの結果によると，断層の最新活動時期
は 4〜7 世紀頃，その右ずれ変位量はトレンチの１つで
5.7 mと求められており，上下変位は数 10 cm程度の北
落ちとされている．また，最新活動以前の活動は，約 4，
000 年前以降に 2回程度と推定されている（岡田ほか，
1998 など）．一方，新居浜市大生院岸ノ下ではジオスラ
イサーによる調査が行われ（愛媛県，1999；後藤ほか，
2001），断層の最新活動時期は愛媛県（1999）では，1，
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090〜 960 yBP，後藤ほか（2001）ではおよそ西暦 1，500
年以降と推定された．

9. 3. 4　畑野断層
畑野断層は，四国中央市土居町上野から野田にかけ
て，石鎚断層の約 0.5〜1kmほど北側をやや雁行しなが
らほぼ平行に走る活断層である．上野付近では，高位段
丘面を刻む河谷に明瞭な右横ずれ屈曲がみられる（岡田，
1973a；第 9. 5 図）．また畑野から東では，断続的に北
落ちの断層崖がみられ，断層崖のすぐ南側の岡村層の作
る丘陵や高位・中位段丘面は背斜状あるいはマウンド
状の変形をしていることが多い（岡田，1973a；水野ほ
か，1993）．浦山川付近の低断層崖では，低位段丘 2面
及び沖積面に 1〜4 mの北落ちの崖，6 mほどの右屈曲
が認められている（岡田，1973a；後藤・中田，2000；
堤・後藤，2006）．また，小林–野田でも，低位段丘 2面，
沖積面を切る比高 1〜5 m程度の低断層崖が認められ，
一部では南落ちとなっている（後藤・中田，2000）．畑
野では，低位段丘堆積物と考えられる礫層を変位させて
いる断層露頭が報告されている（Grapes and Takahashi，
1987）．
畑野断層のトレンチ調査は，上野と津根西大道で実施
されている（長谷川ほか，1999；後藤ほか，2003）．上

野地区のトレンチ調査では，断層の最新活動時期は 770
± 75 〜 625 ± 80 yBPと推定され，更におよそ 4，500 
yBP以降に 2回の活動が推定されている（長谷川ほか，
1999）．西大道地区のトレンチ調査では，最新活動時期
は AD1480〜 1670，その時の右ずれ量は 2〜3 m，垂直
変位量は 0.3〜0.5 m，ひとつ前の活動時期は 3，410 ± 50 
yBP以降と推定されている（後藤ほか，2003）．

9. 3. 5　寒川断層
寒川断層は，畑野断層の東端から東へほぼ連続する形
で，東隣「伊予三島」地域内の四国中央市寒川町まで続
く活断層である（岡田，1973a；後藤・中田，2000）．豊
岡町岡銅から大町にかけては高位・中位段丘面を北落
ちに変位させる断層崖が明瞭である（岡田，1973a）．図
幅東端の寒川町西寒川付近では，低位段丘 2面を切る
比高 2〜 3 m程度の南落ちの低断層崖がみられ（岡田，
1973a；水野ほか，1993），また条里制地割に起因したと
推定される道路や土地境界に 4〜6 m程度の右ずれがあ
ると指摘されている（堤・後藤，2006）．この断層より
南にも断層崖らしきものがあり，後藤・中田（2000）は，
複数の短い断層を図示しているが，確実に断層であると
判断できなかった．
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第 10 章　 応 用 地 質

（水野清秀・青矢睦月・遠藤俊祐・松浦浩久・野田篤・青木正博）

10．1　地すべり及び斜面災害

（水野清秀・青矢睦月）
本地域の三波川変成コンプレックス分布地域には，多
数の地すべり地形がみられる．空中写真判読と防災科学
技術研究所（2007）による地すべり地形分布図を基に，
現地調査結果を加えて，地すべり地形の分布を地質図に
示した．三波川変成コンプレックス内部では，基盤岩の
地質構造がわかりやすいように，滑落崖と地すべり移動
体の外形のみを示した．一方，第四紀堆積物と地すべり
移動体が接する中央構造線から北の地域では，両者の関
係がわかるように，地すべり堆積物を図示した．
比較的規模の大きな地すべり地形は，中央構造線より
南の三波川変成コンプレックスに多数みられ，内帯側の
和泉層群や花崗岩類分布地域にはほとんどみられない．
三波川変成コンプレックスの中でも，地すべりの分布密
度には岩相によって差があり，特に別子エクロジャイト
相ユニットの片麻岩，変斑れい岩といった堅硬な粗粒岩
相が分布するエビラ山周辺では少なく，泥質片岩と苦鉄
質片岩が混在する銅山川南岸斜面や豊岡町南部の豊受山
北斜面では密集している．また，粗粒岩相ながら様々な
度合いに蛇紋岩化しているかんらん岩の分布域も地すべ
りの多い地域となっている．一方，こういった岩相規制
に加えて構造規制も見受けられ，変成岩の片理面の傾斜
方向と斜面の方向が一致する流れ盤側で比較的多く地す
べり地形がみられる．すなわち，本地域の三波川変成コ
ンプレックスでは北傾斜の片理面が支配的であることか
ら，南斜面よりも北斜面の方で地すべりが多い傾向があ
る．比較的大きな地すべりは，滑落崖下から地すべり移
動体末端までの長さが 500〜1，500 m，幅 200〜800 m程
度のものが多い（第 10. 1 図）．
地すべり堆積物は，規模の大きなブロックでは一見し
ただけではわかりにくいが，基盤岩体の構造を残しなが
ら片理面などにそってクラックが多数入っていることが
多く，泥質片岩分布域では特に顕著である（第 10. 2 図）．
また，径数 m以上の岩塊として分布していることも多
い．小規模な地下水の湧出がみられることもある．地す
べり面と考えられる部分は，新居浜市別子山で観察した
（第 10. 3 図）．ここでは，幅 1 mほどの泥質片岩の破砕
された部分があり，その上面は平滑で斜面とほぼ平行で
あり，その上に比較的破砕されていない地すべり岩塊が
のっている．
中央構造線を越えて北側に分布する第四紀堆積物の

中，あるいは上位に結晶片岩の岩塊がみられることもあ
り，新居浜市船木（第 8. 3 図 bの L1 地点）や四国中央
市土居町畑野（第 8. 3 図 bの L2 地点）などで観察され
るが，断層運動によって分離された結果，それらがどこ
から供給されたのか，不明なものが多い．
本地域内及び周辺で発生した地すべりとその対策など
についてふれているものには，今西ほか（1984），矢田
部ほか（1997），鹿島（2006），横山（2009）などがある．
本地域内では，地すべり以外にも斜面災害が多く発
生しており，最近では 2004 年の台風 15 号，21 号，23
号の降雨による災害が大きかった（矢田部・長谷川，

第 10. 1 図　四国中央市富郷町寒川山，藤原にみられる地すべ
り地形
地すべり移動体がつくる緩斜面（写真手前，第
10. 4 図の L4 地点の北西）及び対岸の馬蹄形をし
た地形的高まり．どちらも泥質片岩（SUp）分布
地域．藤原集落から西方を望む．

第 10. 2 図　地すべり堆積物の一例（四国中央市富郷町寒川山 
藤原，第 10. 4 図の L4 地点）
全体の構造を残しながら，泥質片岩の片理面 とそ
れに直交する節理に沿って多数の割れ目が生じて 
いる．ハンマーの柄の長さは約 35 cm．
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2004；高橋，2004；愛媛県土木部河川港湾局砂防課，
2006 など）．台風 15 号（8月 17 日〜 18 日）では，新居
浜市街地の南東に位置する和泉層群からなる丘陵地の主
に北側の斜面で多数の土石流が発生した（矢田部・長谷
川，2004；愛媛県土木部河川港湾局砂防課，2006）．台
風 21 号（9 月 29 日〜 30 日）では，中央構造線に沿っ
た地域で土石流が多く発生しており，新居浜市大生院で
は中央構造線直上の自然斜面が大規模に崩壊した（矢田
部・長谷川，2004；高橋，2004）．中央構造線に貫入し
た安山岩・流紋岩近傍は熱水変質により粘土化して地
すべりを起こしやすいことが指摘されている（田村ほ
か，2007）．そのほか，新居浜市船木の国道 11 号線に面
した，和泉層群からなる複数の斜面で，崩壊や土石流が
発生した（高橋，2004）．和泉層群の泥岩はスレーキン
グしやすく，また砂岩は亀裂に富んでいるので風化に弱

第 10. 3 図　地すべり面の例（新居浜市別子山草原の南西約
800 m，第 10. 4 図の L3 地点）
ハンマーの長さは 33 cm．西を向いて撮影．ハン
マーの位置から上が地すべり岩塊で，それより下
は破砕された泥質片岩からなる．境界面のトレー
ス（白矢印）は直線的である．

( 10.1 )
( 10.2 )

( 10.3 )

第 10. 4 図　地すべり堆積物の露頭位置図
国土地理院発行の数値地図50，000徳島・香川・愛媛・
高知（5万分の 1「新居浜」）の一部を使用． Lは
地すべり堆積物露頭を示す．

く，そのため豪雨による斜面災害や土石流災害を引き起
こしやすいとされている（矢田部・長谷川，2004；高橋，
2004）．台風 23 号（10 月 19 日〜 20 日）では，台風 15
号で崩壊が発生した新居浜市北東部の和泉層群からなる
丘陵地で，土石流が発生している（愛媛県土木部河川港
湾局砂防課，2006）．

10．2　 銅 鉱 床

（遠藤俊祐・青矢睦月・青木正博）
本地域の三波川変成コンプレックスは，日本最大の層
状含銅硫化鉄鉱床（キースラーガー，別子型鉱床とも呼
ばれる）である別子鉱床群（別
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）を胚胎し（第 10. 5 図），これら 4鉱床を併せた別
子鉱山（別子銅山）の名がよく知られている（第 10. 3
節で記述する別子滑石鉱山と区別するため，本報告では
別子銅山の名称を用いる）．また，その他にも同様の別
子型鉱床を稼行対象とした伊予鉱山，愛媛鉱山，大永鉱
山，新生鉱山などの銅鉱山が存在したが，別子銅山も含
め，現在はそのすべてが休廃止鉱山となっている．これ
らの鉱山の位置，また別子銅山については主な坑口の位
置を地質図に示した．本地域三波川帯の銅鉱床は，唯一
別子エクロジャイト相ユニットに胚胎する積善鉱床を除
けば，すべて白滝ユニット上部に胚胎する．こうした層
状含銅硫化鉄鉱床の成因については第 10. 2. 1. 1 節で
述べる．別子銅山 4鉱床からの過去の出鉱量は銅量にし
て約 72 万トンにのぼり（第 10. 1 表），国内では栃木県
足尾銅山の 82 万トンに次ぐ実績である．また別子銅山
に加え，本地域内の伊予，愛媛，大永，新生，東隣「伊
予三島」地域の佐々連，薬師や，南隣「日比原」地域の
白滝，基安，また南西隣「石鎚山」地域の新居といった
鉱山も併せると，別子銅山の周辺地域はわが国最大の層
状含銅硫化鉄鉱床区を形成していたと言える（小島ほか，
1956a）．

10. 2. 1　別子銅山
1691年（元禄4年）の稼行開始から1973年（昭和48年）
に閉山するまでの 280 年余りに亘って住友により開発さ
れた．別子銅山における鉱床の分布は第10. 6図に示す．
閉山後の現在，酸化の著しい地表露頭（第 10. 7 図 a，b）
を除いて鉱床を観察することはできないが，以下では主
に内田（1991）をもとに鉱床の形態と産出した鉱石鉱物
について概説する．

10. 2. 1. 1　概要
別子鉱床群のうち別子本山（以下単に本山），筏津，
余慶の 3鉱床は白滝ユニット上部の苦鉄質片岩（白滝苦
鉄質片岩．第3. 1図参照）ないし泥質片岩中に胚胎され，
積善鉱床は別子エクロジャイト相ユニットに属する瀬場
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苦鉄質片岩中に胚胎される（第 10. 5 図）．鉱床は母岩
の片理と調和的なシート状（縦横比は 1:500〜 1:1，000
程度）を示し，中央海嶺玄武岩（MORB）起源の苦鉄質
片岩（Nozaki et al.，2006）とチャート起源の珪質片岩
に挟まれた非対称累重構造を持つ．また，Ds期もしく
はそれ以前の変形（第 3. 2. 4 節参照）により母岩とと

もにタイトに褶曲している．鉱床は主として黄鉄鉱，黄
銅鉱，閃亜鉛鉱などの Cu–Fe–Zn硫化物と磁鉄鉱，赤鉄
鉱及び各種脈石鉱物からなる．鉱石は緻密堅硬な硫化物
集合体である塊状硫化鉱と，苦鉄質片岩中に硫化物を縞
状ないし鉱染状に含む縞状鉱に大別できる． 
別子鉱床群をはじめとする層状含銅硫化鉄鉱床の成因
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第 10. 5 図　別子銅山の概要と周辺の地質
（a）の基図として国土地理院発行 2万 5千分の 1地形図「別子銅山」を用いた．坑口や坑道の位置は内田（1991）に基づ
く．（a）別子銅山周辺における表層の地質図（概略）．第 10. 7 図 aの位置を示した．（b）第 4通洞準（標高 150〜1，800 m）
における地質図．内田（1991）の図を改変した．
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第 10. 1表　別子銅山の鉱床別出鉱実績及び残鉱量
内田（1991）による．別子本山の出鉱実績のうち鉱量は 1905 年（明治 38 年）以降の実績値にそれ以前の推定値を加えた
ものである．

鉱量(万T) Cu% Cu量(T) 鉱量(万T) Cu% Cu量(T)

別子本山 2590 2.60 673400 404 0.81 32900 1691~1973

筏津 243 1.60 38800 71.9 1.17 8400 1878(?)~1973

余慶 26.6 1.62 4300 - - - 1927~1965

積善 6.7 1.64 1100 - - - 1921~1960

合計 2866.3 2.50 717600 475.9 0.86 41300

鉱床
出鉱実績 残鉱量

稼行年代

に関して，現在では中央海嶺の熱水循環システムで形成
された噴気堆積性鉱床であるとの理解に落ち着いてい
る．しかし，過去には鉱床と母岩の関係について同生説
と後生説の論争が長らく続いた．別子鉱床群が層序規制
型の分布を示すことは共通認識であったが，戦前は後生
説が優勢であった．後生説とは三波川変成作用の末期も
しくは終了後に熱水溶液が苦鉄質片岩と珪質片岩の岩相
境界面に沿って上昇し，苦鉄質片岩の熱水交代作用によ
り鉱床が形成されたとする考えである．こうした鉱化作
用を及ぼした熱水の起源として，当時は固体貫入した高
温深成岩類と認識されていた別子エクロジャイト相ユ
ニット内の粗粒な苦鉄質–超苦鉄質岩体（東平岩体，五
良津岩体，東赤石岩体など．第3. 1図参照）が想定された．
それに対し，戦後は構造地質学者（小島ほか，1956a）
や鉱床学者（渡辺，1957）が鉱床の形態や母岩との関係
性といった野外地質学的視点から，別子鉱床群や類似し
た層状金属鉱床は海底火山活動により形成され，母岩と
ともに堆積したとする同生説を唱えるようになった．そ
の後も論争は続いたが，1978 年以降，有人深海潜水艇
による東太平洋海膨の調査において，玄武岩枕状溶岩
上の熱水噴気孔から現在形成されつつある層状含銅硫
化鉄鉱床の発見が相次いだ（例えば，Francheteau et al.，
1979）．この発見により海嶺軸付近を形成場とする層状
含銅硫化鉄鉱床の同生説が実証され，鉱床成因論の議論
に終止符が打たれた．
別子鉱床群は，海嶺軸付近のMORBからなる海洋底
に含銅硫化鉄鉱床が堆積後，遠洋域でチャートに覆われ，
プレート運動に伴って海溝まで移動して海溝堆積物とと
もに沈み込み，白亜紀の三波川変成作用により母岩とと
もに延性変形・再結晶作用を受けたと考えられる．三波
川変成コンプレックス上昇期の Ds変形終了以後，脆性
変形に伴い局所的な二次富化帯（はねこみ）が形成され
ている．はねこみは Ds期の片理を切って発達する斑銅
鉱や黄銅鉱を主体とする分泌脈で，極めて銅品位が高い
が量は少ない．またその後，中新世珪長質火成岩の貫入
（第 7. 3 節参照）に伴う熱変成を受け，鉱床深部では黄
鉄鉱の磁硫鉄鉱化が起こった．それに引き続く熱水活動
により，鉱床深部から浅部に向けて累帯変化する，高温

ないしは低温熱水性の多金属性鉱脈型鉱化作用が重複し
ている．

10. 2. 1. 2　本山鉱床
鉱床の形態　別子鉱床群のなかで最大規模の本山鉱床は
白滝ユニット上部の苦鉄質片岩ないし泥質片岩中に母岩
の片理とほぼ平行に胚胎される（第 10. 5 図 b，第 10. 7
図 a）．地表露頭は銅山峰付近の標高 1，150〜1，300 mの
範囲に，北西から南東へ約 1，800 mに渡って連なる形で
認められる（第 10. 7 図 a，b）．鉱床は北北東に傾斜す
る平均幅 2.5 mの板状で，傾斜角は上部（標高 20 m以上）
の 45˚前後から下部（標高 -950 mから 20 m）において
60˚前後とやや急になる．可採部の走向延長は上部の
1，600 mから下部に向かって減少し，標高 -950 mにおい
て僅か 300 m程度となる（第 10. 6 図 b）．鉱床の傾斜方
向の連続性は総延長 2，700 m（深度幅にして約 2，000 m）
に及ぶ（第 10. 6 図 b）．鉱床の延長方向（落とし）に直
交する模式断面図（第 10. 8 図 a）に示される通り，厚
さ 10〜20 cmの 2枚の塊状硫化鉱の外側は厚さ 1 m前後
の珪質片岩に包まれ，また 2枚の塊状硫化鉱の間に縞状
鉱や苦鉄質片岩を挟む．2枚の塊状硫化鉱は東部で一つ
に収斂し，珪質片岩中に尖滅する．こうした構造は，下
位から上位に向かって苦鉄質片岩，縞状鉱，塊状硫化鉱，
珪質片岩，泥質片岩と累重する海洋プレート層序が，沈
み込み帯深部における延性変形により引き伸ばされ，等
斜状褶曲により折り畳まれたものと解釈できる． 
鉱石の特徴　本山鉱床の初生的な塊状硫化鉱は，緻密堅
硬で，黄鉄鉱を主体に黄銅鉱，斑銅鉱，閃亜鉛鉱，磁鉄
鉱を含む．縞状鉱の脈石鉱物は石英と緑泥石を主体とす
る．第 10. 9 図に示した鉱石標本（GSJ M4337）では，
苦鉄質片岩，塊状硫化鉱，珪質片岩という累重関係がみ
てとれる．二次富化作用を受けた鉱石（はねこみ）とし
て斑銅鉱，黄銅鉱を主とする高品位銅鉱石が鉱床上部に
産出した．
本山鉱床の重要な特徴として，潜在する中新世珪長質
貫入岩体による熱変成作用及び多金属熱水鉱脈型鉱化作
用が挙げられる．この熱変成作用により，鉱床下部（標
高約 -300 m以深）に向かって黄鉄鉱の磁硫鉄鉱化が顕
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著になる（宮崎ほか，1974；Kase，1977）．標高 -600 m
以深の塊状硫化鉱中には，黄鉄鉱の磁硫鉄鉱化に伴って
掃き出された Coが，輝コバルト鉱，コバルトペントラ
ンド鉱，含コバルトマッキナウ鉱などの独立した Co硫
化物相として晶出している（加瀬，1988）．また，高温
の熱水鉱化作用として，鉱床深部（標高 -600 m）では
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，閃亜鉛鉱，含銀安四面
銅鉱，クトナホラ石，菱マンガン鉱，石英，蛍石，白雲
母及び電気石を伴って産出した（Kase，1988）．鉱床浅
部（標高約 20 m）では，低温な熱水鉱化作用により輝
安鉱を産出した．こうした熱水作用により本山鉱床各所
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第 10. 6図　別子銅山における鉱床の分布と年代別の採掘実績
内田（1991）の図を改変した．坑口の凡例は第 10. 5 図と同様．また主な坑道は太い実線，主な斜坑は太い破線，またそ
の他の坑道は細い実線で示した．（a），（b）見取り平面図，及び見取り断面図．（c）本山及び筏津鉱床における時代別の
採掘位置図（上），及び時代別の生産実績表（右下）．
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(b) (c)

第 10. 7 図　別子銅山（本山）の露頭と坑口
（a）別子本山周辺における主な露頭と坑口の位置を示した地質概略図．基図として国土地理院発行2万5千分の1地形図「別
子銅山」を用いた．坑口と坑道の位置は伊藤（1973）及び内田（1991）に基づく．（b）風化して褐鉄鉱化した鉱床露頭の
写真．位置は（a）に示した．（c）大和間符の坑口の写真．位置は（a）に示した．

で安四面銅鉱，鉄閃亜鉛鉱，方鉛鉱などを含む鉱脈が発
達するが，なかでも塊状硫化鉱を切る裂

れっ

罅
か

に沿って晶出
した自形の安四面銅鉱の結晶群は，別子銅山を代表する
銘柄鉱物標本として各地の博物館に所蔵され，鉱物図鑑
（例えば，木下，1962）に掲載されている．

10. 2. 1. 3　筏津鉱床　
鉱床の形態　鉱床の延長方向に直交する模式断面図（第
10. 8 図 b）は，本山鉱床とほぼ相似形を示す．すなわ
ち鉱床東部では 1枚の塊状硫化鉱が珪質片岩中に尖滅す
るが，西に向かって塊状硫化鉱が分岐し，苦鉄質片岩を
挟む．本山鉱床と同様に等斜状褶曲により折り畳まれた
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第 10. 8図　別子銅山の鉱床（本山，筏津，余慶）の模式断面図
内田（1991）の図を改変した．いずれも鉱床の下方への延長方向（落とし）に直交する模式断面図で，様々な深度の情報
を落としの方向に投影している．方位はすべての図で共通．縮尺はすべての図で異なり，各図において縦横比も異なる．（a）
本山鉱床．（b）筏津鉱床．（c）余慶鉱床．

第10. 9図　別子銅山産層状含銅硫化鉄
鉱石 [GSJ M4337]の標本写
真
写真右下が苦鉄質片岩，左
上が珪質片岩で，中央部が
鉱石部分．

2 cm
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構造であると解釈できる．本鉱床の特徴として，東部尖
滅部の珪質片岩中には磁鉄鉱やバラ輝石を含む小規模な
レンズ状の鉄–マンガン鉱床が胚胎される．変成作用は
本山鉱床と同じく，ざくろ石帯に相当するが，本山鉱床
の構造的上位に位置し，変成度は若干高い．
鉱石の特徴　鉱石は塊状硫化鉱及び縞状鉱である．鉱石
鉱物は黄鉄鉱を主とし，少量の黄銅鉱，斑銅鉱，閃亜鉛
鉱，磁鉄鉱，赤鉄鉱と微量の方鉛鉱，含テルル砒四面銅
鉱を伴う．また，本山鉱床ほど顕著ではないが，中新世
火成活動に伴う黄鉄鉱の磁硫鉄鉱化が鉱床下部にみられ
るほか，安四面銅鉱（一部は水銀を含む変種）の細脈（1
〜2 cm）が塊状硫化鉱を切って発達する．

10. 2. 1. 4　余慶鉱床
鉱床の形態　余慶鉱床は白滝苦鉄質片岩中に胚胎され，
本山・筏津鉱床とは異なり，珪質片岩とは直接しない．
また鉱床を胚胎する層準は泥質片岩におけるアルバイト
斑状変晶出現線直上にあり，ざくろ石帯低温部に相当す
る．塊状硫化鉱は厚さ数 cm以下の薄層をなし，巨視的
構造は Ds期の大規模褶曲によると思われる Z字型を示
す（第 10. 8 図 c）．
鉱石の特徴　鉱石は塊状硫化鉱と縞状鉱で，本山及び筏
津鉱床のものより細粒である．鉱石鉱物は黄鉄鉱を主体
とし，黄銅鉱，斑銅鉱，閃亜鉛鉱を含むが，比較的閃亜
鉛鉱に富むのが本鉱床の特徴である．黄銅鉱，斑銅鉱に
富むはねこみも普遍的にみられたとされる．そのほか，
中新世火成活動に伴う鉱化作用の産物と考えられる輝銀
鉱，四面銅鉱グループの鉱物が少量認められる．

10. 2. 1. 5　積善鉱床
鉱床の形態　本鉱床は小規模で稼行期間が短く不明な点
が多いが，竹田・関根（1960）をもとに記述する．まず，
本鉱床はほかの別子鉱床群とは異なり，別子エクロジャ
イト相ユニット内に胚胎される．鉱床の母岩はアルバイ
ト斑状変晶の発達した泥質片岩を主体とし，下盤に最大
厚さ 20 mの蛇紋岩レンズを伴うのが特徴である．塊状
硫化鉱周辺には珪質片岩や苦鉄質片岩のレンズを伴うほ
か，アルバイトやざくろ石の単鉱物脈が発達する．走向
延長 100 m程度の不規則レンズ状ないし芋状の鉱床が複
数認められており，母岩とともに複雑に褶曲している．
鉱床は膨縮が著しいが，可採部の厚さは 0.2〜3 mであっ
たとされる．
鉱石の特徴　本鉱床はエクロジャイト相及び緑れん石角
閃岩亜相の変成作用を受けており，高い変成度を反映し
て鉱石も粗粒である．主に黄鉄鉱，黄銅鉱からなる塊状
鉱と縞状鉱を産するほか，鉱床周縁部には磁硫鉄鉱を主
とする鉱石がみられ，黄銅鉱を主とする富化鉱を伴って
いる．本山及び筏津鉱床の場合と異なり，本鉱床の磁硫
鉄鉱は高変成度の三波川変成作用時に形成されたものと

考えられる．鉱石鉱物としては黄鉄鉱，黄銅鉱，閃亜鉛鉱，
磁硫鉄鉱，斑銅鉱，輝銅鉱，マッキナウ鉱（原記載では
ヴァレリー鉱），自然金，方鉛鉱の産出が記載されている．

10. 2. 1. 6　沿革
以下の記述は日本鉱業協会（1965），伊藤（1973），住
友金属鉱山株式会社（1991）及び内田（1991）に基づく．
黎明期　別子銅山の歴史は 1690 年（元禄 3年）に阿波
出身の坑夫，切場長兵衛が現在の銅山越付近で鉱床露頭
（第 10. 7 図ｂ）を発見したことに始まる．翌 1961 年（元
禄 4年）には住友家による探鉱が始まり，産銅は年と共
に増加，1695 年（元禄 8 年）には早くも 600 トンを突
破する．当時の採掘はまず露頭探しから始まり，露頭付
近に小規模な坑口を掘ってゆく形で行われた．第 10. 7
図 cに示した大

やまと

和間
ま

符
ぶ

は別子銅山の開坑と同時に開かれ
た古い坑口で，ほぼ原型をとどめていると思われる貴重
な遺跡である．銅山峰の鉱床露頭から南東方向へは，こ
ういった当時の露頭追跡の名残として数々の小規模な坑
口が連なっている（第 10. 7 図 a；伊藤，1973）．また当
時の精力的な採掘を示す事件として，大和間符の坑間抜
け合いがある．1695 年（元禄 8年），銅山峰の南側から
北へ向かって掘り進んでいた大和間符は，峰の北側の立

たつ

川
かわ

鉱山から逆向きに掘り進んでいた大黒間符（第 10. 7
図 a）と地中で繋がってしまった．別子銅山が幕領にあっ
たのに対し，立川鉱山は西条藩の領地であったことから，
鉱業権を巡って大論争が巻き起こった．その後，紆余曲
折を経て 1749 年（寛延 2年）に別子銅山は立川鉱山を
合併し，本件は落着した．
明治時代（成長期）　明治期に入り，1873 年（明治 6年）
にはフランス人技師のコワニー氏を，また翌 1874 年（明
治 7年）にはやはりフランス人技師のラロック氏を招聘，
3箇月に渡る科学的調査の設計を行い，1875年（明治8年）
にはその成果として鉱山目論見書を完成させる．1882
年（明治 15 年）にはダイナマイト，1891 年（明治 24 年）
には削岩機，また 1901 年（明治 34 年）には電灯設備を，
いずれも日本で最初に導入して先進的な開発を進めた．
また，この時期の 1893 年（明治 26 年）には住友別子銅
山鉄道の下部鉄道，及び上部鉄道が開業し，運搬面でも
向上を見ている．筏津坑もこの時期には既に開坑してい
た（第 10. 1 表）．ただし，1893 年（明治 26 年）には煙
害問題が発生，また 1899 年（明治 32 年）には台風の集
中豪雨による別子大水害（山津波）が発生して 513 人が
死亡するなど，開発の歪みの部分も垣間見える．特に煙
害問題は 1939 年（昭和 14 年）に中和工場の完成を見る
まで，50 年に亘る問題となった．
大正時代から終戦まで（ピーク期）　その後，1902 年（明
治 35 年）に第 3通洞が，また 1915 年（大正 4年）には
第 4通洞が貫通し（第 10. 5 図 a，第 10. 6 図 a，b），本
山鉱床における採掘位置は次第に下方へと移動してゆく
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（第10. 6図 c）．この移動に合わせ，採鉱本部も1916年（大
正 5年）に東延（第 1通洞南口付近）から東平へ，また
1930 年（昭和 5年）には東平から端出場へと移転する（第
10. 5 図 a参照）．一方，本山鉱床における開坑時から閉
山までの銅品位の低下（第 10. 6 図 c）が既に明確に進
行していることも興味深い．歴史の長い本山鉱床では，
時代によって採掘・処理方法及び稼行限界品位が著しく
変化しており，過去に高品位部のみを採掘した際にズリ
（廃石）として運搬坑道に充填された低品位鉱をその後
再採掘する，ということが繰り返し行われていた（内田，
1991）．つまり，第 10. 6 図 cに見られる品位の低下は，
より低品位の鉱石の処理が可能になったこと，すなわち
精錬技術等の進歩の現れとも読める．大正年間と昭和 2
〜 20 年の産銅量は約 16 万トン，約 19 万トンとほぼ同
レベルだが，この銅量を得るために採掘された鉱石の量
は後者で約 2倍に増えている（第 10. 6 図 c）．時代と共
に現場での採掘方法も徐々に変わっていったことが推測
できる．この大正年間から 1945 年（昭和 20 年）の終戦
までの時期は鉱況劣化と技術面の向上がバランスした別
子銅山のピーク期であったと言える．余慶坑，積善坑が
開坑したのはこの時期である（第 10. 1 表）．
終戦から閉山まで　終戦後，操業母体の名称は井華鉱
業株式会社，別子鉱業株式会社別子鉱業所を経て 1952
年（昭和 27 年）に住友金属鉱山株式会社となる．戦後
の時期には鉱況の悪化を見据え，本山鉱床・筏津鉱床に
おける坑内試錐や別子–佐々連間の探鉱ボーリング及び
大斜坑の開削など，様々な探査が組織的に行われた．た
だし，筏津鉱で鉱況の好転が確認されて増産体制に入
り，鉱況の悪化した本山下部の出鉱を補うことができ
た（第 10. 6 図 c）ほかは，戦後の探鉱活動によって大
きな成果は得られなかった．特に本山鉱床では，初生の
鉱況劣化がほぼ普遍的であると示唆されたのに加え，中
新世の熱変成作用による鉱質の変化が確認された（第
7. 3 節及び第 10. 2. 1. 2 節参照）．一方，東隣「伊予三
島」地域の佐々連鉱山と別子銅山の中間地域（白髪山地
域）における探鉱ボーリング（金属鉱物探鉱促進事業団，
1968，1969，1970，1971）では，深堀り試錐 13 孔（S1–
S13），計 24，000 mに及ぶ構造試錐が行われたものの（例
えば，第 3. 13 図 c，第 3. 20 図 b，第 3. 32 図），捕捉
された鉱徴の多くは標高 -1，570 から -1，870 mという深
部にあり，脈幅は数 10 cm程度，平均銅品位は 1％に満
たなかった．結果，将来の銅価格と採鉱技術を推定した
場合，更なる探査の対象とはならないと判断され，1969
年（昭和 44 年）3月には別子–佐々連間の深部探査も終
了する．一方，大斜坑（第 10. 6 図）は 1968 年（昭和
43 年）9月に貫通し，別子本山の採掘現場の最先端は地
表から約 2，000 m，海面下約 1，000 mの深部にまで達し
た．これは日本で人間が到達した最深部である．大斜坑
は翌年 1月から本格的に動き始めたが，その頃，別子銅

山は鉱況に加えて作業環境についても著しく悪い状況に
陥っていた．
開発の深部移行に伴い，大きな問題となったのは地温
や盤圧の上昇による作業環境の悪化である（住友金属鉱
山株式会社，1991）．別子本山の自然温度は 50 m深くな
るごとに約 1˚Cずつ上昇し，26 番坑道準（以後 26Lな
どと呼ぶ．第 10. 6 図 b，c参照）では 47˚C，また 32L
では 52˚Cに達する．また 32L以下の坑道試錐では 20 m
に 1˚Cの割合で温度上昇し，36Lでは 64.5˚Cに達する
ことも判明した．別子銅山では通気系統や坑内冷却装置
を整備して作業環境の改善に努めていたが，それでも
26L以下では温度 30〜33˚C，湿度 97〜98％という高温・
多湿状態であり，こういった劣悪な環境は作業能率を大
幅に低下させていた．一方，盤圧の上昇はさらなる深刻
な問題であった．本山坑道の深部では上下盤に亀裂が発
生しやすくなり，鉄枠による支保の強化が至るところで
必要となった．特に 1965 年（昭和 40 年）には「山鳴り」，
1972 年（昭和 47 年）には「山ハネ」現象が発生している．
山鳴りとは岩盤内で亀裂が生じるときに出る音で，23L
の掘削あたりから起き始め，1971 年（昭和 46 年）には
1日 800〜1，600 回も計測されるようになる．また山ハネ
は岩盤が破裂して坑道が破壊される危険極まりない現象
で，幸い山ハネによる死者こそ出なかったものの，もは
やこのような深部稼行の続行は保安・安全管理面からも
不可能と感じさせるものであった．
鉱況の悪化の中，1968 年（昭和 43 年）には東平坑（第
3通洞口；第 3. 5 図 a）が閉鎖し，その後の本山におけ
る採掘はほとんど 14L以下に集約された（第 10. 6 図 c）．
また上記した作業環境の悪化や所得倍増計画等による人
件費・物品費の上昇も追い打ちをかけ，1973 年（昭和
48 年）3 月 31 日，別子銅山は筏津坑の終掘をもって開
坑以来 283 年にわたる稼行の歴史を閉じた．この間の坑
道延長は約 700 km，産銅量は約 72 万トンにのぼる（第
1表）．別子銅山は日本最大級の銅鉱山として日本の近
代化を支えた．

10. 2. 2　伊予鉱山
以下の記述は日本鉱業協会（1965）に基づく．伊予鉱
山は四国中央市の浦山川最上流部，標高 900 m付近に位
置し，白滝ユニット上部の苦鉄質片岩（白滝苦鉄質片岩．
第 3. 1 図参照）中に胚胎される．三波川主変成作用の
変成分帯ではアルバイト黒雲母帯に含まれる．母岩とし
て苦鉄質片岩，泥質片岩，珪質片岩を伴い，母岩に発達
する片理の方位は北東傾斜 40〜50˚である．鉱床はおお
むね層状で 4枚からなり，規模は走向延長 180 m，傾斜
延長 500 m程度，厚さは 10〜80 cmの間で変化する．ま
た母岩の片理の走向が変化する部分にしばしば富鉱部が
形成されている．含有金属鉱物は黄銅鉱，黄鉄鉱，磁鉄
鉱，磁硫鉄鉱であり，脈石鉱物は主に石英である．磁鉄
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鉱は黄銅鉱，黄鉄鉱と混在し，磁硫鉄鉱は鉱床の下底部
付近に多い．
沿革　1689 年（元禄 2年）頃に発見され，1897 年（明
治 30 年）には山中好夫による探鉱，採掘が行われている．
その後 1907 年（明治 40 年）に影山矩公らによる第 1大
切坑開さく，1916 年（大正 5年）に吉田商会による第 2
大切坑開さくを経て，1924 年（大正 13 年）に新居田直
太郎の所有となる．その後 1935 年（昭和 10 年）に日本
鉱業株式会社の所有となり，1942 年（昭和 17 年）に休
山した．休山までの坑道延長は 4.9 kmである．また過
去の産出実績は，昭和 2〜6 年度の 5年間に鉱量 29，311
トン，品位 Cu 3.32％，また昭和 9〜17 年度の 9 年間に
鉱量 92，459 トン，品位 Cu 3.02％となっている．

10. 2. 3　愛媛鉱山
以下の記述は通商産業省四国通商産業局（1957 編）
及び日本鉱業協会（1965）に基づく．愛媛鉱山は新居浜
市大生院，渦井川上流部の標高 800 m付近に位置し，白
滝ユニット上部の苦鉄質片岩（白滝苦鉄質片岩．第 3. 1
図参照）中に胚胎される．三波川主変成作用の変成分帯
では緑泥石帯とざくろ石帯の境界付近に位置する．母岩
として苦鉄質片岩，泥質片岩，珪質片岩を伴い，局所的
に石灰岩の薄層も介在する．また鉱区内にはかんらん岩，
蛇紋岩及び岩脈状の細粒斑状花崗岩が見られる．母岩に
発達する片理の方位は北北西傾斜 40〜50˚である．第 1
鉱床から第 3鉱床まで 3つの鉱床が認められており，数
m規模の観察では各鉱床は苦鉄質片岩と泥質片岩の境界
付近に層状に産する．第 1鉱床と第 2鉱床の規模はほぼ
同様で，走向延長 185〜200 m，傾斜延長 50〜55 m，厚
さは 2〜2.5 m（最大 6 m）である．第 3鉱床は比較的小
規模で，走向延長 60 m，傾斜延長 30 m，厚さは約 1 m
である．金属鉱物として黄鉄鉱，黄銅鉱，磁鉄鉱及び閃
亜鉛鉱を含み，鉱床のはねこみ部には斑銅鉱，黄銅鉱が
濃集した富鉱部が形成されている．また鉱体末端部で
は黄銅鉱，黄鉄鉱が減少し，磁鉄鉱が漸増して尖滅す
る．また磁鉄鉱は鉱床の上下盤にも分布する．第1鉱床，
第 2鉱床を合わせた鉱量は 14 万トン（品位は Cu 1.5％）
にのぼっていたが，既にほとんど採掘しつくされている．
また第 3鉱床については確定鉱量として 1，583 トン，品
位は Cu 1.53％が見積もられている．
沿革　本鉱山は西条市の伊藤祐義氏の発見による．当初，
伊東個人による小規模な探鉱が続けられ，1924 年（大
正 13 年）に有望鉱床である第 1鉱床が発見された．同
年，久原鉱業株式会社に経営が委託され，探鉱・採鉱が
続けられたが，鉱況不振で 1929 年（昭和 4年）に一時
休山となる．その後 1933 年（昭和 8年）に日本鉱業株
式会社（久原鉱業が改称したもの）として事業を再開し，
1941 年（昭和 16 年）には第 2鉱床を発見，1944 年（昭
和 19 年）には電化をはかって本格的な操業を開始する．

1949 年（昭和 24 年）には第 3鉱床を発見して活況を呈
したが，第 3鉱床はその後，期待よりも小規模であるこ
とが判明，第 2鉱床の採掘が進むにつれて埋蔵鉱量は漸
減していった．そのため，電探・磁探をもとにした探鉱
が積極的に行われたが，新鉱床の発見には至らず，1953
年（昭和 28 年）に若干の龍頭を残したまま操業を高越
鉱業株式会社に引き継いだ．同年 6月以降，高越鉱業に
よる残鉱採掘が行われ，1957年（昭和32年）の休山に至っ
ている．休山までの坑道延長は約 4，000 mである．また
過去の産出実績は，昭和9〜20年度の12年間に鉱量80，928
トン，品位 Cu 1.63％，また昭和 21〜31 年度の 12 年間
に鉱量 58，336 トン，品位 Cu 1.57％となっている．

10. 2. 4　大永鉱山
以下の記述は通商産業省四国通商産業局（1957 編）
に基づく．大永鉱山は新居浜市萩生の南方，小河谷川上
流部に位置する大永鉱床（勝山坑）及びその南南西約 1.7 
kmに位置する第 2大永鉱床（大生院坑）からなる．大
永鉱床は白滝ユニット上部の泥質片岩（SUp）中に，ま
た第2大永鉱床は白滝ユニット上部の苦鉄質片岩（SUm）
中にそれぞれ胚胎される．三波川主変成作用の変成分帯
では，大永鉱床はアルバイト黒雲母帯に，また第 2大永
鉱床はざくろ石帯に位置している．いずれの鉱床も数 m
規模の観察では苦鉄質片岩と泥質片岩の境界付近に産
し，片理に沿ったレンズ状の形態を示す．鉱床の厚さは
大永鉱床では 0.5〜2 m，第 2大永鉱床では 2〜8 mに及
ぶ場合がある．また第 2 大永鉱床では東西約 200 mに
渡って断続的な露頭分布が認められる．鉱量については
両鉱床とも深部探鉱が十分でないため確定鉱量として記
載できる量は極めて少ない．昭和 27 年の鉱産資源研究
所員による調査から，勝山坑について推定鉱量 7，200 ト
ン，平均品位 Cu3.5％，また大生院坑について推定鉱量
14 万トン，平均品位 Cu2％とされている．なお，地質
調査所四国出張所（1980）によれば第 2大永鉱床の東約
1 kmの位置に第 3大永及び東北東約 2 kmの位置に第 4
大永鉱床が存在したと記述があるが，これらの鉱床にお
ける生産実績の詳細は不明である．
沿革　第 2大永鉱床の発見は別子銅山とともに極めて古
く，大生院坑東の山頂（標高 1，242.7 m）には別子銅山
と共に開坑したといわれる旧坑が斜坑で下っており，高
品位の銅鉱石を採掘したものと思われる．この開発を誰
が行ったかは不明である．この旧坑の西方約 150 mの
地点に大露頭があり，付近には明治末期に久原鉱業株式
会社が探鉱したと伝えられる坑口がある．大永鉱山とし
ては西条市の伊藤祐義氏の発見によるもので，1911 年
（明治 44 年）2月に採掘権を設定し採掘に着手している．
1939 年（昭和 14 年）11 月には第 2大永鉱山に試掘権を
設定してその後の開発が行われた．鉱山としての正式な
稼行は 1950 年（昭和 25 年）以前に終了している模様で，
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稼行期間には勝山坑から 1，000 トン以上，また大生院坑
からは数千トンに及ぶ粗鉱が出鉱されたと推定される．
1950 年（昭和 25 年）に鉱業権者は越智善太郎氏となり，
以後の探鉱及び採鉱が行われた．1953 年（昭和 28 年）
には新鉱床探査坑道の指令を受け，勝山坑及び大生院坑
の下部における掘削が行われているが，この際の勝山坑
における採鉱量はおよそ 30 トン，品位は Cu2.5％程度
とされている．

10. 2. 5　新生鉱山
以下の記述は通商産業省四国通商産業局（1957 編）
に基づく．新生鉱山は新居浜市大生院の南方，銚子の滝
の南東約 500 mに位置し，白滝ユニット上部の泥質片岩
（SUp）中に胚胎される．三波川主変成作用の変成分帯
ではアルバイト黒雲母帯に位置している．鉱床付近には
東西方向の褶曲軸を持つ褶曲が強く発達するが，平均的
な片理の方位は北北西傾斜 20〜30˚程度である．鉱床は
主に褶曲の背斜部に発達し，向斜部にはほとんど発達し
ない．また鉱床は片理の走向方向に沿った約 100 mに渡
る断続的な分布を示すが，西部では厚さ約 3 mのレンズ
状富鉱体が見られる一方，東部では鉱床の厚さは 3 cm
程度にとどまる．新生鉱山の鉱量について，確定鉱量 6，
600 トン，推定鉱量 12，700 トン，予想鉱量 11，800 トン
が見積もられており，総計は 31，100 トンである．
沿革　約 300 年前に開鉱したとされるが，本格的な稼
行は今村高哉氏が鉱業権を取得した明治期からである．
1909 年（明治 42 年）に鉱業権を譲り受けた山本盛信は
1号坑下部において優秀な鉱体を発見し，1913 年（大正
2年）に本坑を開坑した．1915 年（大正 4年）には椿本
俊吉が買収して盛んに探採鉱を行い，本坑で最大とさ
れる厚さ 5 mの富鉱体を発見する．1917 年（大正 6年）
に井沢駿太郎が鉱業権者となり，更に 1928 年（昭和 3年）
に大阪の弘益殖産株式会社，1939 年（昭和 14 年）には
植松益市に権利が移転するとともに大和鉱山として軽便
索道を設置した．また 1941 年（昭和 16 年）には鉱床西
部に旭坑が開抗された．1943 年（昭和 18 年）には田中
春一ほか 2名が鉱業権を譲り受け，もっぱら本坑東部の
探鉱を行ったが大きな成果は得られなかった．終戦と同
時に一時休山したが，1950 年（昭和 25 年）12 月に再開，
1951 年（昭和 26 年）1 月に渡辺百三が鉱業権を譲り受
けて事業を継続したが，1953 年（昭和 28 年）以降は出
鉱を見ていない．なお，昭和 25 年度から 27 年度までの
3年間の出鉱量は粗鉱 459 トン，Cu品位は 2.1〜2.5％で
あった．

10．3　 滑 石 鉱 床

（青矢睦月）
本地域の三波川変成コンプレックスに産する超苦鉄質

岩類はさまざまな程度に加水，蛇紋岩化しており，小規
模な岩体ほどその程度は強い．また特に蛇紋岩と泥質片
岩との境界部では加水時の交代作用による変質も進行し
ており，トレモラ閃石，滑石，緑泥石などからなる反応
帯が形成されている．こうした小規模蛇紋岩体に伴う滑
石の採掘が本地域中西部「船木鉱山」の種子川採鉱所と
中尾採鉱所及び東部の「藤原鉱山」でかつて行われてい
た（通商産業省四国通商産業局，1957 編；林，1958）．
また，より小規模の滑石鉱山としては富郷鉱山，別子鉱
山（別子銅山と区別するため，以下では別子滑石鉱山と
呼ぶ）も稼行していた．地質図にはこれらの鉱山の位置
を示した．
船木鉱山　以下の記述は通商産業省四国通商産業局
（1957 編）に基づく．船木鉱山の種子川採鉱所は国領川
支流の種子川上流部（標高 340 m）に，また中尾採鉱所
は下兜山の北北東約 1 kmの沢づたい（標高 750 m）に
位置し，ともに地質図上では白滝ユニット上部の泥質
片岩（SUp）の分布範囲内にある（位置は地質図参照）．
種子川採鉱所では種子川鉱床を，また中尾採鉱所では東
谷鉱床と西谷鉱床という 2鉱床を採掘対象としていた．
いずれの鉱床も小規模蛇紋岩に伴う幅 0.2〜4 m程度の
脈状ないしレンズ状鉱床である． 
船木鉱山周辺の山地では明治時代に石筆材として滑石
の採掘が行われていた．昭和 18 年（1943 年）当時，こ
の地に銅を目的とする鉱区を持っていた川野菊太郎が滑
石の有望性を知り，同 22 年（1947 年）には秋吉郷造氏
の調査によってそれを確認，翌 23 年（1948 年）に東邦
タルク株式会社（のちに旭タルク株式会社に改称）が種
子川採鉱所と中尾採鉱所を設立して採掘に着手した．着
手後は 23 年 7 月から出鉱を開始し，四国最大の滑石鉱
山として稼行されたが，国外産高品位鉱石の輸入による
需要の減少に伴い，昭和 27 年（1952 年）11 月に休山し，
現在に至っている．昭和 23 年 7 月からの約 4年半の稼
行による生産実績は 2，903 トンである．また総鉱量は確
定・推定量を合わせ，種子川鉱床で 12，600 トン，中尾
の 2鉱床で 13，900 トンとされる．製粉工場で粉砕され
た粉鉱製品は品質によって 1，2，3 級に分けられ，3級
品は主に農薬用に，また 1級品は農薬用以外にも製紙や
ゴム工業用に供されていた．
藤原鉱山　以下の記述は林（1958）に基づく．藤原鉱山
では富郷ダムの北方，銅山川の東岸に位置する藤原坑と
西岸に位置する瀬井野坑という 2つの坑口が稼行して
いた（位置は地質図参照）．いずれも白滝ユニット上部
の泥質片岩（SUp）の分布域内にある．藤原坑では北傾
斜 10〜20˚，幅 50〜100 cm程度の滑石層の上下盤に部分
的に幅 10〜20 cmのトレモラ閃石岩を伴う．坑内状況か
ら過去に約 100 トンの鉱石が採掘されたものと推定され
る．一方，瀬井野坑の滑石は北北西傾斜 50˚程度，厚さ
30〜50 cmの層をなし，傾斜方向に 30 m程度連続して
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いたと推測される．鉱石は上質でトレモラ閃石を伴わな
い．いずれの坑口においても，明治末期に石筆用の滑石
が採掘されていたが，過去の生産量など詳細は不明であ
る．
富郷鉱山　藤原鉱山藤原坑の約 2 km北方の銅山川東岸
に位置する．泥質片岩中に産する蛇紋岩（厚さ 2〜10 m）
の一部が交代されて生成したレンズ状を呈し，膨縮に富
んだ滑石鉱床．脈幅 0.5〜2 mで走向方向に 10〜20 m連
続する．明治年間に石墨用として採掘されていたものが
昭和 21〜37 年（1946〜1962 年）と昭和 39〜44 年（1964
〜1969 年）の二期にわたって再稼行していた．二期目
の 6年間における生産量は 5，825 トンであった（地質調
査所四国出張所，1980）．
別子滑石鉱山　新居浜市立川町，マイントピア別子付近
の国領側西岸に位置する．泥質片岩と苦鉄質片岩の境

界に産する厚さ 3 m程度の蛇紋岩が交代された滑石鉱
床．古くから採掘されていた模様だが，昭和 21 年（1946
年）以前の生産量は不明である．昭和 22〜26 年（1947
〜1951 年）の 5年間における生産量は 2，180 トンであり，
昭和 27 年（1952 年）に生産休止となっている（地質調
査所四国出張所，1980）．

10．4　 砂 鉄 鉱 床

（青矢睦月）
四国中央市土居町の関川河口部には，和泉層群を基盤
として堆積した第四紀の地層中に胚胎する砂鉄鉱床を稼
行対象とした長津鉱山があった．赤石山系に露出するか
んらん岩やざくろ石含有苦鉄質片麻岩（東赤石岩体及び
五良津西部岩体．第 3. 1 図参照）の風化分解物が河川

第 10. 10 図　「新居浜」地域の採石場
（a） 三波川帯，東赤石かんらん岩体内で操業していた「赤石オリビンサンド」の鉱山施設跡．Hd：かんらん岩（ダナイ
ト）．（b） 三波川帯内に位置する別子ダム建設用の採石場跡（画面左）．主に東平岩体のざくろ石含有変斑れい岩（Egb）
が採取されていた．正面の山稜は物住頭（日浦谷東岸の林道から北を向いて撮影）．（c） 和泉層群内，新居浜市阿島の採
石場．Nis：砂岩優勢の砂岩泥岩互層（新居浜層）．（d）でも同様．（d） 和泉層群内，四国中央市土居町土居の採石場（稼
行時の写真）．採石場の位置は第 6. 4 図に示す．
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によって運搬され，海中へと達して波の淘汰作用によっ
て汀線に打ち上げられて生成したものである．地表下
30 cmまでに 2〜3層あり，厚さ 5〜10 cm，幅 20〜50 m，
延長 150〜400 mの規模を有していた．昭和 12 年（1937
年）の採掘開始当初は研磨剤としてのざくろ石（鉄ば
んざくろ石）の採掘を中心とし，昭和 12〜20 年（1937
〜 1945 年）の間のざくろ石生産量は 1880 トンであっ
た．砂鉄の採掘は昭和 19〜20 年（1944〜1945 年）の期
間に行われており，採掘された磁鉄鉱の品位は Fe 50％，
Cr2O3 10%，TiO2 1%とされている（地質調査所四国出張
所，1980）．

10．5　クロム鉱床

（青矢睦月）
本地域中央部の三波川変成コンプレックス内部に位置
する東赤石かんらん岩体ではかつてクロム鉄鉱の採掘が
行われていた（安森，2006 など）．四國鉱山誌（通商産
業省四国通商産業局，1957 編）によると，この「赤石鉱山」
（鉱種は銅，クロム鉱，ニッケル鉱及び石綿）は明治 43
年（1910 年）に神野佐太郎がかんらん岩（ダナイト）
中にクロム鉄鉱床を発見し，試掘権を得たことに始まる．
その後大正 13 年（1924 年）には明治鉱業株式会社の所
有となり，大正 15 年（1926 年）に一時休山するが，そ
の後昭和 7年（1932 年）に事業が再開する．昭和 11 年
（1936 年）のクロム鉄鉱採鉱量は 1，616 トン，Cr含有量
は 549.4 トン（品位 33％）であった．第二次大戦中には
軍艦艦艇や大砲砲身の合金材料としてクロムの需要が高
まり，赤石鉱山は好況に沸いたが，その後戦局の悪化に
よって国からの資金援助が打ち切られると鉱石の品位低
下も重なり，赤石鉱山の事業は急速にダナイトの採石へ
と移行していく（次節）．昭和 24 年（1949 年）にはダ
ナイト採石も業界不況に陥って赤石鉱山は一時休山とな
り，クロム鉱石の採掘事業はここで終了した．
赤石鉱山のクロム鉄鉱床には集粒塊状及び縞状という
2つのタイプが存在するが，いずれも非連続的に東赤石
かんらん岩体中に点在する．集粒塊状鉱床は規模が大き
いほど高品位（最大で 60%）となる傾向があるが，鉱
床の規模は最大でも 10 m× 10 m× 1.5 m，小さいもの
は 1 m× 1 m× 0.1 m程度である．また縞状鉱床でもそ
の厚さは最大 50 cm程度，最大延長は 50 m程度までで
あり，鉱床が長く連続しないという特性は両者に共通し
ている．こういった産状を反映し，現在も東赤石山周辺
各所には本抗（東赤石山北面直下の標高 1，300 m付近），
下連抗，元山抗を始めとした少なくとも 7箇所に抗口が
点在して残っている（安森，2006）．なお，赤石鉱山産
の縞状クロム鉄鉱の標本写真は保育社の「原色鉱石図鑑」
（木下，1962）にカラーで掲載されている．また同書に
は赤石鉱山産のクロムざくろ石，及びクロムディオプサ

イド（クロム透輝石）の標本写真も収められている．ま
た近年，赤石鉱山のクロム鉱床からクロムを主成分とす
る鮮やかな緑色の角閃石，愛媛閃石が新鉱物として発見
されている（Nishio–Hamane et al.，2012）.

10．6　採　石

（青矢睦月・野田　篤・松浦浩久）
以下に記述する稼行採石場及び休廃止採石場はすべて
地質図上にその位置を示した．2012 年 6 月現在，稼行
中なのは和泉層群内，新居浜市阿島の砂岩採石場のみで
ある．

10. 6. 1　ダナイト（オリビン砂）
前節で述べた通り，三波川変成コンプレックス内部に
位置する東赤石かんらん岩体では昭和初期に明治鉱業株
式会社によるクロム鉄鉱を目的とした採鉱が行われてい
たが，昭和 13 年（1938 年）頃には母岩であるダナイト
が耐火物原料として優秀であることが認識され，石材と
して出荷されるようになった（通商産業省四国通商産業
局，1957 編；安森，2006）．東赤石かんらん岩体の地質
図上での規模をみてもわかるように，ダナイトの推定埋
蔵量は 1億 5千万トンにものぼる．昭和 24 年（1949 年）
の一時休山までの時期には，多喜浜塩田横の工場で耐火
煉瓦に加工されたほか，高炉用モルタルや化学肥料（溶
性燐肥）など幅広い用途に供された．休山 2年後の昭和
26 年（1951 年），赤石鉱山は「赤石オリビンサンド」の
名称で再開し，全面露天掘りを採用，ダナイトのみの採
掘を稼行した．昭和 30 年度の生産実績は 5，591 トンで
ある．その後，昭和 33 年（1958 年）には明治鉱業株式
会社から独立した子会社，赤石オリビン株式会社が操業
を続行する．昭和 40 年（1965 年）には親会社の明治鉱
業が倒産．赤石オリビンも連鎖倒産したものの，同年す
ぐに業務を引き継いだ明治鉱産株式会社（明治鉱業の姉
妹会社）が昭和 61 年（1986 年）3 月の会社閉鎖までオ
リビン採石を行っていた．昭和 40 年代には採石場を低
所に移し（第 10. 10 図 a），そこまで林道を延長するなど，
トラック輸送による運送費の軽減がはかられた．また昭
和 50 年代以降の操業末期には東赤石岩体での採掘を休
止し，かわりに新居浜市別子山の芋野岩体（第 3. 1 図）
で月産 2，000 トン程度を採掘し，旧土居町の工場で各種
サイズに粉砕，出荷する営業形態を取っていた（愛媛県，
1977）．

10. 6. 2　ざくろ石含有変斑れい岩
本地域の三波川変成コンプレックス内には，吉野川
水系の銅山川沿いに別子ダム（1961 年着手，1965 年竣
工）及び富郷ダム（1974 年着手，2000 年竣工）という
2つの重力式コンクリートダムがある．これらのダム建
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温泉名 源泉名 泉質 pH 源泉温度 湧出地

マイントピア別子 別子鉱泉第3源泉
ナトリウム・カルシウム－
炭酸水素塩・塩化物冷鉱泉
	 【低張性中性冷鉱泉】

6.4 15.4˚C
愛媛県新居浜市
立川町

新居浜温泉パナス 新居浜温泉第1源泉

含鉄II・二酸化炭素-
ナトリウム・カルシウム-
炭酸水素塩・塩化物温泉
【等張性中性温泉】

6.5 25.3˚C
愛媛県新居浜市
篠場町

第 10. 2 表　「新居浜」地域の温泉

マイントピア別子 新居浜温泉パナス

リチウムイオン 3.8 13.8

ナトリウムイオン 525.3 1636.0

カリウムイオン 54.7 117.0

アンモニウムイオン 1.7 7.2

マグネシウムイオン 29.6 117.8

カルシウムイオン 154.1 550.4

ストロンチウムイオン 1.8 7.7

バリウムイオン 0.7 2.2

マンガンイオン 2.0 0.2

鉄（II）イオン 12.0 24.1

鉄（III）イオン 0.8

フッ化物イオン 0.3 0.6

塩化物イオン 589.1 1966.0

臭化物イオン 1.1 3.6

ヨウ化物イオン 0.1

硫酸イオン 17.7 3.9

リン酸二水素イオン 0.9

炭酸水素イオン 1059.0 3396.0

炭酸イオン 17.4 0.8

メタケイ酸 43.0 68.0

メタホウ酸 35.1 88.6

遊離二酸化炭素 748.5 1172

分析年月日 平成6年2月17日 平成16年7月13日

分析施設 愛媛県立衛生環境研究所愛媛県立衛生環境研究所

第 10. 3 表　源泉水の化学組成

設用に採掘された石材は主にざくろ石含有変斑れい岩
（Egb）であり，別子ダムではダムの北北東約 2.2 kmの
東平岩体内に，また富郷ダムではダムの西南西約 4.3 km
の五良津岩体内に，それぞれ採石場跡が残っている（第
10. 10 図 b）．

10. 6. 3　砂岩
本地域の和泉層群では新居浜層の砂岩（Nis）を対象
に砕石が行われている．新居浜市阿島の西日本砕石株式
会社では 1965 年から砕石を開始し，現在の年間産出量
はおよそ 40 万トンである（第 10. 10 図 c）．最盛期には
年 120 万トンが生産されていた．また，四国中央市土居
町にある愛媛砕石工業は 1963 年から 2008 年まで砕石を
実施しており，最盛期で年 50 万トン，通常期で年 30 万
トンを生産していた（第 10. 10 図 d）．いずれも主な用
途は生コンクリート用骨材で，全生産量の 8割以上を占
める．

10. 6. 4　花崗閃緑岩
新居浜市垣生には垣生花崗閃緑岩（Gd）を稼行対象
としていた採石場跡が 2箇所にある．跡地は荒れておら
ず露頭は新鮮なので，採石休止は比較的最近と思われる
が，詳細は不明である．

10．7　温泉・鉱泉

（青矢睦月）
本地域を含めた四国中央部は火山地帯ではないため，
温かい天然温泉が湧き出る地は数少ないものの，冷鉱泉
が湧出する地は比較的多い．25˚Ｃ程度より冷たい地下
水であっても有効成分を規定量以上含めば温泉法により
「温泉」とされ，加熱して入浴や療養に利用される．本
地域においても三波川変成コンプレックス（白滝ユニッ
ト上部の泥質片岩）の分布範囲に位置する「マイントピ
ア別子」及び中央構造線の北側，第四系（完新世の扇状
地及び崖錐堆積物）の分布範囲に位置する「新居浜温泉

パナス」という 2つの温泉施設が営業されている．マイ
ントピア別子では，温泉施設の約 750 m北北東に位置
する湧出口から鉱泉水を引いている．両温泉の概要を第
10. 2表に，また源泉水の化学組成を第10. 3表に示した． 
前者は泉温 15.4 度の冷鉱泉，泉質は　"ナトリウム・
カルシウム–炭酸水素塩・塩化物冷鉱泉，後者は 25.3 度
の低温泉で含鉄 II・二酸化炭素–ナトリウム・カルシウ
ム–炭酸水素塩・塩化物温泉であり，いずれも塩化物
イオンと炭酸水素イオンを非常に多く含んでいる（第
10. 3 表）．類似した泉質の温泉は，近隣の中央構造線付
近の地域にも湧出している．中央構造線沿いに湧出する
塩化物イオンと炭酸水素イオンを非常に多く含んだ温泉
は，紀伊半島から中部地方を経て北関東地域までの広い
範囲で存在し，その起源は天水起源の水にマントルなど
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超深層から構造線沿いに上昇してきた塩分と二酸化炭素
に富む深部流体が混入したものと考えられている（風早
ほか，2010 など）．

10．8　 地 下 水

（松浦浩久）
本地域の沖積層は地下水が豊富で，主に工業用水と上
水道用に揚水されている．工業用水としては地下水総取
水量の約 8割に当る約 24 万 m3 が，約 60 本の浅井戸群
から揚水されている．一方新居浜市の上水道水源はすべ
て地下水でまかなっており，平成 23 年度（2011 年度）
には市の上水道給水人口約 12 万 4，000 人に対して日量

最大約 42，000 m3，年間約 1，550 万 m3 が市内にある 22
箇所の飲用水源井から供給されている（新居浜市水道局
水源管理課，2008）．新居浜市の地下水は国領川，東川
などの河川水が平野に入って浅部に分布する沖積層の砂
礫層を伝わって伏流しているものと考えられる．伏流水
は平地の海岸付近で自噴井として湧出しており，本地域
内では新居浜市若水町 2丁目 5番の若水社内に葛淵（つ
づら淵）と呼ばれる自噴井がある．葛淵は海岸近くにあっ
ても水質がよく，2008 年には環境省による「平成の名
水百選」に選ばれた．また湧水量も豊富なため古くから
重要な飲用水源として利用されており，新居浜市によっ
て史跡としても指定されている（新居浜市スポーツ文化
課，2008）．
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(ABSTRACT)

The Niihama district is located in the north-central part of Shikoku Island. A major fault system, the Median Tectonic Line (MTL), 
runs WSW-ENE in the central part of this district and divides it into northerly located Inner Zone and southerly located Outer Zone 
of Southwest Japan. The Outer-Zone part of this district is steep and with the highest point 1711.8 m, and is almost entirely occupied 
by Early to Late Cretaceous Sanbagawa Metamorphic Complex (the Sanbagawa belt). In contrast the Inner-Zone part of this has a 
flatter topography comprising several low-altitude hills (<300 m) and their surrounding plains (<200 m). Two relatively large hills, the 
western and the eastern hills, in the Inner-Zone part are dominantly occupied by sedimentary rocks of Late Cretaceous Izumi Group. 
Metamorphic and plutonic rocks of the Late Cretaceous Ryoke Plutono-Metamorphic Complex (the Ryoke belt) forms the basement 
to the Izumi sedimentary rocks, and are mainly distributed in other smaller hills located along the coast of the Hiuchi-nada sea and in 
Oshima Island. The Inner-Zone plains around these eastern, western and coastal hills are occupied by Quaternary deposits, which can 
be roughly classified into two groups, alluvium and a group of terrace deposits.

1. Sanbagawa Metamorphic Complex
The Late Cretaceous high-pressure and low-temperature Sambagawa Metamorphic Complex (Sanbagawa belt) stretches ENE-

WSW about 800 km in southwest Japan. The Sanbagawa Metamorphic Complex is mainly composed of mafic, siliceous, pelitic and 
psammitic schists, which originally formed at ocean-floor surface and were subsequently subducted to undergo high-pressure type 
metamorphism. In addition to these normal Sanbagawa lithologies, coarse-grained lithologies such as metagabbro, mafic gneiss, 
pelitic-psammitic gneiss and peridotite are also distributed in the Niihama district. These coarse-grained lithologies bear evidence for 
the eclogite-facies metamorphism while peak metamorphic conditions of most of the fine-grained are in lower pressure range. 

Distribution range of rocks with evidence for the eclogite-facies metamorphism (excluding the Higashi-Akaishi ultramafic 
Unit with evidence for an ultra-high pressure metamorphism) is treated as an independent tectonic unit, the Besshi eclogite-facies 
Unit, which comprises the coarse-grained lithologies and a part of other fine-grained schists. Distribution range of non-eclogitic 
lithologies is divided into a couple of tectonic units, the Shirataki and Nakashichiban units. The Shirataki Unit structurally overlies the 
Nakashichiban Unit with a tectonic boundary between them. Peak metamorphic conditions of the Nakashichiban Unit are restricted in 
the pumpellyite-actinolite facies, while those of the Shirataki Unit extends from the pumpellyite-actinolite facies, through the epidote-
blueschist and greenschist facies, to the epidote amphibolite facies. This range of metamorphism is named the main (Sanbagawa) 
metamorphism, which affected all the Sanbagawa metamorphic rocks and formed the regional metamorphic zonation into the chlorite, 
garnet, albite-biotite and oligoclase biotite zones in terms of pelitic mineral assemblages. Members of the Besshi eclogite-facies Unit 
experienced the main metamorphism as an overprint event after the eclogite-facies metamorphism. In addition, another metamorphic 
event that predates the eclogite-facies metamorphism is recognized in a coarse-grained body, the Iratsu body. Metamorphic conditions 
of this early (Sanbagawa) metamorphism are in higher-pressure part of the amphibolite facies. The age of the early metamorphism is 
determined to be ca 116 Ma and that of the eclogite-facies metamorphism to be ca. 89 Ma using Lu-Hf isochron method on garnet and 
omphacite in eclogitic rocks. The age of the main metamorphism is constrained within 89–76 Ma by K-Ar and Ar-Ar dating using 
phengite separates or bulk rocks (mainly pelitic schists). 
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Figure 1.    Summary of the geology in the Niihama district 
Quaternary is set to include Gelasian, based on the new definition adopted by IUGS in 2009. The age number for the lower limit of 
Quaternary, 2.58 Ma, is taken from Endo & Okumura (2010). Other age numbers follow Gradstein et al. (2004). MTL; Median Tectonic 
Line.
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Several phases of ductile deformation are recognized for the Sanbagawa Metamorphic Complex. All tectonic units, the Higashi-
Akaishi, the Besshi eclogite-facies, Shirataki and Nakashichiban units, are affected by the main deformation, Ds, and a later 
deformation, Du. In the Shirataki and Nakashichiban units, a flat-lying to north-dipping schistosity associated with roughly E-W 
stretching lineation is penetratively developed, and formation stage of this main schistosity is defined as Ds. Large (km) -scale tight  
Ds recumbent folds are recognized in the eclogite and Shirataki units. The tectonic boundary between the Nakashichiban and Shirataki 
unit are also interpreted to have formed during the final stage of Ds. All these Ds structures are affected by open to tight Du upright 
folds.

1.1. Besshi eclogite-facies Unit
The Besshi eclogite-facies Unit is mainly composed of garnet-bearing metagabbro, garnet-bearing mafic gneiss, garnet-bearing 

mafic schist and pelitic schist with lesser amount of diopside-hornblende rock, marble, pelitic-psammitic gneiss and ultramafic rocks. 
Rare but widespread occurrence of eclogitic rocks (defined as rocks with garnet and omphacite) is recognized in mafic lithologies such 
as garnet-bearing metagabbro, garnet-bearing mafic gneiss and garnet-bearing mafic schist. Recently evidence for the eclogite-facies 
metamorphism has come to be recognized also in pelitic schists although it is found only as tiny inclusions in garnet crystal such as 
paragonite, omphacite and deformed quartz. The dominant foliation developed in the Besshi eclogite-facies Unit formed during DE2 
deformation, which predates Ds deformation and is related to exhumation from the eclogite facies to the epidote amphibolite facies.

1.2. Shirataki Unit
The Shirataki Unit underlies the Besshi eclogite-facies Unit with reference to Dr schistosity, which is folded by tight to isoclinal 

Ds recumbent folds. This unit is subdivided into upper, middle and lower subunits by apparent lithological sequences. The upper 
subunit is composed of mafic schist and pelitic schist with minor amount of siliceous schist. The middle subunit is mainly composed 
of pelitic and siliceous schist with minor amount of mafic and psammitic schists. The lower subunit is composed of mafic schists and 
mixed rocks of pelitic, siliceous and mafic schists. The mixed rocks are lithologies that characterize the tectonic boundary against 
the underlying Nakashichiban Unit, and the Shirataki Unit is interpreted to have thrusted southward along this boundary onto the 
Nakashichiban Unit during final stage of Ds deformation.

1.3. Nakashichiban Unit
The Nakashichiban Unit forms lowermost part of the Sanbagawa Metamorphic Complex and structurally underlies the Shirataki 

Unit. This unit is mainly composed of interlayers of psammitic and pelitic schists with minor amount of siliceous and mafic schists. 
1.4. Ultramafic rocks
Ultramafic rocks are volumetrically minor but characteristic members of the Sanbagawa metamorphic belt in the Niihama district. 

Meter- to kilometer-scale bodies are distributed in the higher metamorphic grades of the Higashi-Akaishi, the Besshi eclogite-facies 
and the Shirataki units, i.e. the garnet, albite-biotite and oligoclase-biotite zones of the main Sanbagawa metamorphism. The ultramafic 
bodies are classified into a totally hydrated S-type and a less hydrated P-type. The S-type ultramafic rocks include serpentinite and 
tremolite rocks and generally form small bodies. Typical mineral assemblage of serpentinite changes from antigorite + brucite through 
antigorite + olivine + diopside to olivine + tremolite with increasing metamorphic temperature. The largest S-type body is the Fujiwara 
body along the Dozan River. Tremolite blocks are regarded as products of metasomatic reactions between serpentinite and crustal 
rocks. The P-type ultramafic rocks are separated into two groups in terms of bulk-rock chemistry and pressure-temperature evolution. 
One group is represented by the Higashi-Akashi Unit, which contains the largest ultramafic body (the Higashi-Akaishi body) in the 
Niihama district. This P-type ultramafic body mainly consists of dunite and clinopyroxenite with a highly depleted nature and includes 
a small amount of garnet-bearing peridotite recording an ultra-high pressure metamorphism above 30 kbar, showing it represents a 
piece of mantle wedge incorporated into subducted crustal materials, i.e. the other member of the Sanbagawa Metamorphic Complex. 
Another group of the P-type bodies occurs as blocks or layered units in a mafic body (the Iratsu body) of the Besshi eclogite-facies 
Unit. This group is characterized by existence of green spinel and Fe-rich mineral chemistry and has intercalations of metagabbro. The 
largest body exposed along the Nikubuchi valley locally preserves compositional layering and microtextures at the igneous stage and 
also records subsequent re-equilibration at the amphibolite- and the eclogite-facies conditions. Geochemical studies of the Nikubuchi 
ultramafic body and the surrounding Iratsu mafic body suggest that their origin can be related to intra-oceanic or arc setting. The 
ultramafic bodies in the Niihama district provide direct information on the structure in subduction-zone mantle and the mechanical and 
chemical interactions with subducting crustal materials.

2. Ryoke Plutono-Metamorphic Complex (Ryoke belt) and Cretaceous dykes
2.1. Ryoke Metamorphic Rocks
The Ryoke Metamorphic Rocks in the Niihama district consist of pelitic-psammitic gneiss, siliceous gneiss, mafic gneiss (amphibolite) 

and marble associated with skarn. Their gneissose foliation strikes E-W and dips N or S at high angles. Pelitic gneiss commonly 
contains plagioclase, quartz, biotite, garnet, and occasionally K-feldspar, muscovite and aggregates of pinite as pseudomorphs after 
cordierite. Mafic gneiss is mainly composed of plagioclase and greenish brown hornblende with lesser amounts of diopside and 
accessory minerals. These mineral assemblages indicate that the Ryoke Metamorphic Rocks in the Niihama district underwent the low-
pressure (andalusite-stable) amphibolite facies metamorphism.

2.2. Ryoke Plutonic Rocks
The Cretaceous Ryoke Plutonic Rocks are divided into the Habu Granodiorite, Oshima Tonalite, and Waita Granite. The Habu 
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Granodiorite is composed of coarse-grained hornblende-biotite granodiorite to granite that is associated with E-W striking foliation. 
The Habu Granodiorite intrudes into the Ryoke Metamorphic Rocks and is unconformably covered by the Late Cretaceous Izumi 
Group. The Oshima Tonalite distributes in Oshima island and is composed of fine- to medium-grained hornblende-biotite tonalite and 
medium-grained hornblende-biotite quartzdiorite showing massive to weakly foliated textures. The Oshima Tonalite intrudes into the 
Habu Granodiorite. The Waita Granite occurs as tiny intrusions associated with the Habu Granodiorite and Oshima Tonalite. The Waita 
Granite is medium- to coarse-grained hornblende-biotite granite and biotite granite, showing massive to weakly foliated textures.

2.3.Cretaceous dykes
Cretaceous small-scale dykes can be divided into felsic and mafic types. Felsic dykes are classified as fine-grained porphyritic 

granite, fine-grained porphyritic granodiorite and micrographic granite. Mafic dykes are dominantly composed of fine-grained 
porphyritic diorite. These dykes intrude into the Ryoke Metamorphic Rocks and other larger-scale Cretaceous intrusive rocks.

3. Izumi Group
The Izumi Group (the Late Cretaceous) unconformably overlies or is bounded by faults to the Ryoke Plutonic Rocks at the northern 

margin, and is bounded to the south by the Median Tectonic Line. The group in the Niihama district is divided into the Kussaki 
Formation of the northern marginal facies, and Isoura and Niihama formations of the main facies. The Kussaki Formation is composed 
mainly of fossiliferous sandy mudstone. The Isoura and Niihama formations consist of conglomerate, alternating beds of sandstones 
and mudstones, and felsic tuff beds; the former is conformably overlain by the latter and the boundary is partly interfingered by the 
Kussaki Formation. Conglomerates are dominantly clast-supported and include many rounded clasts of felsic volcanic rock and 
granite. Sandstones are mainly quartz-feldspathic turbidites with flute or groove casts showing southwestward paleocurrent direction. 
Macro- and micro-fossils suggest that the depositional age is early to middle Campanian. Fission-track age analysis of zircon grains 
extracted from felsic tuff beds in the Niihama Formation also indicates the middle Campanian.

4. Miocene dykes
Miocene felsic/andesitic dykes intrude at several surface localities in distribution range of the Sanbagawa Metamorphic Complex 

and Izumi Group. In addition thermal metamorphism associated with this Miocene igneous activity is recognized underground in the 
Besshi Copper mines and in a couple of drilled holes in the levels lower than about 1 km below the sea level.

5. Quaternary
The Quaternary sediments are mainly distributed in the plains, north of the MTL, and comprise the Okamura Formation (early 

Pleistocene fluvial deposits), the terrace deposits subdivided into the higher, middle1, 2, lower 1, and 2 (mainly middle to late 
Pleistocene fluvial deposits), and alluvium (Holocene) . Those are composed of mainly gravel and sand.

6. Median Tectonic Line
The MTL, which stretches WSW-ENE about 1000km in Southwest Japan, is one of the best-known examples of trench-parallel 

major fault system in the world. The fault surface of the MTL, on the whole, dips gently to NNW. The long-lived displacement history 
of the MTL since Early Cretaceous can be divided into the following five stages: (1) Early to Late Cretaceous left-lateral faulting (Kashio 
and Izumi phases), (2) Latest Cretaceous to early Miocene major normal faulting (Ichinokawa phase), (3) Early Miocene to middle 
Miocene thrusting (Tobe phase), (4) Middle Miocene minor normal faulting (Ishizuchi phase), and (5) Quaternary movements including 
the present right-lateral displacement as an active fault system. In the Niihama district Stage 2 is recognized by formation of the 
Izumi sedimentary basin (Izumi Group), which is located on the northern side of the MTL and shows eastward younging. In addition, 
for Stage 3, a number of minor faults and shear bands showing top-to-the north normal displacement have recently been recognized 
in distribution range of the Sanbagawa Mmetamorphic Complex adjacent to to the MTL. The MTL active fault system is composed 
of four faults; Ishizuchi, Okamura, Hatano and Sangawa faults, and the last faulting event is estimated to have occurred during a 
historical period by trenching surveys.

7. Applied geology
7.1 Landslides and slope disaster
Many landslide configurations are recognized in the Outer Zone occupied by Sanbagawa Metamorphic Complex in the Niihama 

district. The large-scale landslide mass reaches 500 to 1500 m in length and 200 to 800 m in width. In the north side of the MTL, some 
dislodged landslide blocks have been observed in the Quaternary sediments. The Niihama district was struck by the slope failure and 
the debris flows that occurred associated with heavy rainfall in 2004.

7.2 Copper mines
In the Niihama district there are many closed copper mines such as Besshi, Iyo, Ehime, Dai-ei and Shinsei mines, all of which 

mined bedded cupriferous iron sulfide (BCIS) deposits closely associated with mafic schists in the upper subunit of the Shirataki Unit 
or in the Besshi eclogite-facies Unit. Besshi mine, which contains Honzan, Ikadadu, Yokei and Sekizen deposits, was one of the largest 
copper mines in Japan. Only the Sekizen deposits of Besshi mine occur in the Besshi eclogite-facies unit while all other BCIS deposits 
in the Niihama district occur in the upper subunit of the Shirataki Unit. Besshi mine had worked for 282 years until its closure in 1972 
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and produced total of about 720000-ton copper during its long mining history.
7.3 Other mines and Quarries
In the Sanbagawa belt of the Niihama district there were mining industries for talc and chromite in addition to copper. Talc mines, 

all of which closed before 1970, are located within the upper subunit of the Shirataki Unit. The talc occurs in reaction zones between 
small (0.2–4m) serpentinite blocks and surrounding pelitic schists. All the chromite mines are located in the Higashi-Akaishi peridotite 
body in the Sanbagawa Metamorphic Complex, and operated as Akaishi Mine intermittently during 1910–1949. A new amphibole 
mineral, ‘Ehimeite’ has recently been discovered from Akaishi Mine. In 1938 the host peridotite (dunite) began to be quarried for 
olivine sand in Akaishi Mine and this industry intermittently continued until 1986. In the Besshi eclogite-facies unit of the Sanbagawa 
belt, garnet-bearing metagabbros of Tonaru and Iratsu bodies used to be quarried for construction of Besshi and Tomisato dams, 
respectively.

A mine for iron sand and Fe-rich garnet is located close to the shoreline of Hiuchi-nada sea. This mine occurs as several thin layers 
within Quaternary deposits. The mined magnetite and garnet grains are derived from peridotite and garnet-bearing mafic gneiss 
exposed in the Sanbagawa metamorphic complex and are carried to the shoreline by the stream of Seki river.

In Izumi Group of this district quarries for sandstone are still operating. In the range of the Ryoke Plutono-Metamorphic complex 
there is a closed quarry for the Habu granodiorite.

7.4 Hot spring and Groundwater
In the Niihama district a couple of spa operates. Both the two occur as cold mineral springs located adjacent to the MTL, one in the 

Sanbagawa belt and the other in Holocene fan and talus deposits. The spring waters from the area close to the MTL including these 
localities are remarkably rich in chloride ion and hydrogencarbonate, which are considered as components of deep crustal fluid.

The Niihama district is rich in groundwater. In Niihama city groundwater provides all the city water and about 80% of water supply 
for industries.

The southern margin of Jurassic accretionary complexes of the Tamba Belt was suffered the Late Cretaceous low-pressure - high-
temperature type Ryoke metamorphism.  The lowest grade chlorite zone is recognized in this district.  In the southeastern and central 
part of this district, the accretionary complexes surrounding the Late Cretaceous granites are metamorphosed up to the cordierite zone 
making contact aureoles.  The Late Cretaceous dikes intruded into the accretionary complexes.
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