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父島列島地域の地質
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「父島列島」地域は東経１４２度０２分４８．７秒～１４２度
１４分４８．７秒（世界測地系），北緯２７度０２分１５．１秒～
２７度１２分１５．１秒の小笠原群島父島列島及び東経１４０度
５１分４９．１秒～１４０度５３分４９秒，北緯２７度１３分４５秒
～２７度１６分１５秒の西之島を含む範囲である（第１．１
図）．地理的には小笠原諸島の一部をなし，行政上は東
京都小笠原村に属する．

１．１ 伊豆-小笠原弧の海底地形

伊豆-小笠原弧は延長１，５００km，幅４００kmに及ぶ本
州弧に匹敵する規模を有する島弧-海溝系で，背弧凹地
と舟状海盆で隔てられた南北に併走する３つの海嶺から
なる（第１．２図）．それらは西から西七島海嶺，背弧凹

地-西之島トラフ，七島海嶺，小笠原トラフ，小笠原海
嶺と配列し，東は伊豆 -小笠原海溝を隔てて太平洋プ
レートと接し，西縁は平均水深４，６００mの四国海盆と接
する．小笠原海嶺の北方には北東-南西走向の孀婦岩構

そう ふ がん

造線（湯浅，１９８３；湯浅・村上，１９８５）があり，孀婦岩
の南を経て西之島の西方１００kmに至る．孀婦岩構造線
よりも北では西七島海嶺は北東-南西方向に雁行する基
盤上の高まりをなし，中期中新世以降（１７．３Ma~）に
活動した海山列が高まりの上に配列する（Ishizukaet
al.,１９９８，２００３）．同構造線の南では西七島海嶺は南北
性の山脈列となり，北部と様相を異にする．七島海嶺は
伊豆大島，三宅島，八丈島を始めとする伊豆諸島から鳥
島，西之島，海形海山，海徳海山を経て北硫黄島（及び
噴火浅根），硫黄島，南硫黄島と連なる火山（硫黄）列

─ １ ─

第１章 地 形

（海野 進・中野 俊）

第１．１図 小笠原海嶺周辺の海底地形
「父島列島」地域の範囲を四角で示した．１，０００m以浅の小笠原海嶺を除いて等深線は５００m間隔．海上保
安庁水路部（１９９６a）を基に作成．



島，さらに南方の南日吉海山，日光海山に至る第四紀火
山列を載せる中新世以降の火山性の高まりである．孀婦
岩構造線は第四紀火山岩組成の境界でもあり，これより
北ではベヨネース列岩を除いて低アルカリソレアイト，
南では高アルカリソレアイトないしアルカリ岩の活動が
見られる（湯浅・玉木，１９８２）．このような高アルカリ
～アルカリ岩類は小笠原弧南部からマリアナ弧北部に
かけて知られており（Bloomeretal.,１９８９；石川・江
川，１９７７；Linetal.,１９８９；Sunetal.,１９９８；湯浅・玉
木，１９８２），非震性のマーカスネッカー海山列の沈み込
みとの関連が指摘されている（高橋，２０００）．西之島～
火山列島を載せる七島海嶺から東へ向かうと徐々に水深
を増し，深度４，０００mを超える舟状海盆をなす小笠原ト
ラフへと至る．小笠原海嶺は西に接する小笠原トラフと
正断層によって隔てられ，中期始新世以降隆起傾向にあ
ると考えられる（海野・石渡，２００６）．小笠原海嶺は

伊豆-小笠原海溝とマリアナ海溝の会合部から北に
５００kmにわたって南北に延びる水深３，０００-２，５００m以上
の高まりの頂部をなし，海溝軸の西１００-１４０kmに位置
する．伊豆-小笠原海溝とマリアナ海溝の会合部のすぐ
北の太平洋プレート上には，比高３，０００mを超える小笠
原海台がある．同海台と小笠原海嶺の間の水深は
３，０００m弱と周囲の海溝軸部よりも６，０００m以上も浅い
鞍部をなし，伊豆-小笠原海溝とマリアナ海溝は不連続
となっている．鞍部の西側には比高２，３００mに達する母
島海山がある．同海山は北東-南西及び北西-南東方向
の直線的な断層崖で囲まれた３５km×６８kmの長方形状
を呈するテクトニックブロックと考えられている
（Fujiokaetal.,２００５）．

小笠原海嶺上には東経１４２度，北緯２７度４４分～２６度
３２分にかけて北から聟島列島，父島列島，母島列島か

むこじま

らなる小笠原群島が点在する．小笠原群島に加えて火山
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第１．２図 伊豆-小笠原弧を取りまく西太平洋の海底地形
米国海洋大気圏局（NOAA）のデータを基に作成．



列島及び西之島からなる第四紀火山，九州-パラオ海嶺
上にある日本最南端の沖ノ鳥島，わが国唯一の太平洋プ
レート上の領土である南鳥島を総称して小笠原諸島と呼
んでいる（第１．２図）．北北西-南南東に延びる聟島，
父島，母島の各列島を中心にした幅１０-４０kmの島棚が
雁行状に連なり，小笠原海嶺を形作っている（第１．１
図）．島棚外縁は西側で水深２００mとほぼそろっている．
しかし，聟島の東側では水深３００mであった島棚外縁
が，父島の東で３５０m，母島東方では４００mと，南に行
くほど深くなる．島棚上には幅７km以下の平坦なテラ
スがあり，その上に各列島を取りまく急斜面部が続く．
聟島列島の媒島周辺では，水深２００-１２０m付近に平坦面

なこうどじま

が広がっている（海上保安庁水路部，１９９５）．同様の平
坦面は嫁島の北西沖では水深１９０-１８０m及び１６０-１３０m
付近，南西沖の水深２００-１９０m付近に広く見られる（海
上保安庁水路部，１９９４）．母島の北東沖合の水深３２５-
２７０m付近及び北方の水深１８０-１５５m付近には平均斜度
５-１０/１，０００の平坦面が広がっている（海上保安庁水路
部，２０００）．音響探査によれば父島列島周辺では北東及
び南西沖の深度２５０-２２５m付近の島棚外縁部に埋積段丘
面があり，更新世末頃の堆積物に覆われている（海上保
安庁水路部，１９９８）．２００m以深の深い平坦面は前期更
新世（約１００万年前）の海退期に，また水深１５０m前後
の平坦面は最終氷期最大海退期に形成されたと考えられ
ている（海上保安庁水路部，２０００）．

１．２ 父島列島の陸上地形

父島列島は北から弟島，兄島，父島の主要３島と，周
辺の属島からなる．主要３島はいずれも入り組んだ海岸
線で囲まれ，東～南岸にかけて急斜面と高い海食崖が発
達し，西岸に向かって緩傾斜の斜面を有する．南北に伸
張した父島は列島中で最大の面積（２４km２）を有し，数
多くの岬と湾入で囲まれた複雑な海岸地形を示す．中で
も父島北部の二見港は南北２．６km，東西の奥行き２km

ふた み こう

で西に向かって開口した天然の良港で，湾口から谷底水
深４０mを超える海底谷が東に伸び，要岩の西で北に直

かなめ

角に折れ曲がり，湾奥へ向けて深く切り込んでいる．二
見港周辺や西岸の小港，ジョンビーチ，東岸の初寝浦な
どには砂浜が発達する．父島の最高点は島のほぼ中央に
位置する中央山の南東，標高３２６mのピークである．弟
島は面積５．２km２で南北に伸張し，小規模な礫浜が島の
南岸から西岸にかけて見られる．兄島は面積７．９km２で
西部に南西に向かって開いた滝之浦湾がある．主要３島
のうち兄島のみ北西-南東方向に伸張するが，この方向
は岩脈群や背斜軸の走向とほぼ調和的である．大きな河
川はなく，主な河川として父島の南部に延長２kmほど
の八瀬川と南袋沢がある．主要３島には断層に沿った
差別浸食によって形成された構造性の谷や沢筋が発達

する．
これらの主要３島には，特徴的な小起伏面が父島の山

稜部の北東から兄島及び弟島の中央部に認められる（今
泉，１９８３）．これらの小起伏面は全体としてゆるく北に
傾斜し，父島では標高２５０-３００m付近，兄島では１５０-
２００m，弟島では５０-１００mと高度を下げる．小起伏面の
分布は無人岩及び古銅輝石安山岩礫からなる凝灰角礫岩
層の露出する範囲と一致しており，今泉は地層の走向傾
斜と調和的な組織地形の可能性を指摘した．また，標高
２０-１００m付近に海成段丘起源と考えられる平坦面が散
見されるが，堆積物などは確認されていない（今泉，
２０００）．それらの平坦面は父島では大根山，釣浜南の尾
根，二子山，飛磯崎北，兄島の二本岩南西の山稜，弟島

とびいそざき

の広根山北方などに分布する．父島の三日月山西斜面や
弟島沿岸には地すべり地形が散在する．これらはいずれ
も三日月山層中の凝灰角礫岩の露出域にあり，脆弱な岩
盤に起因すると思われる．三日月山では落差１００mを超
す主滑落崖が発達し，凝灰角礫岩層に挟在する砂岩シル
ト岩互層をすべり面として上盤のブロックが回転しなが
ら滑落したと考えられている（田村，１９８０）．
父島南西端の南崎と沖合の南島及び周辺に点在する小

みなみざき

島は，漸新世～中新世の石灰岩からなり，沈水カルスト
地形が発達する（貝塚・堀，１９６８）．南島の湾入部や窪
地はドリーネやウバーレの地形を示し，稜線部にはカレ
ンフェルトが発達する．また，点在する小島の稜線を結
ぶ曲線からドリーネやウバーレの輪郭が推察できる．南
島の南北に伸張した形と直線的な東岸の断崖は，南島が
断層運動によって形成された地塁であることを示唆す
る．南島の南に向かって開いた鮫池，中央部の扇池から
東に広がる窪地，北部の３つのドリーネはほぼ一直線上
に並ぶ．この配列を規制していると思われる断層は鮫池
北縁の船着き場などで確認できる．近年も船着き場から
北に延びる断層に沿って陥没が発生しており，地下では
断層に沿って溶食された空洞が存在する可能性がある．
これらのカルスト地形は氷期の海面低下期に形成され，
その後の海面上昇によって半ば沈水したと説明されてい
る（貝塚・堀，１９６８）．

１．３ 西之島周辺の海底地形及び陸上地形

西之島は比高３，０００m以上，底径が２０-３０km程度の
巨大な成層火山の頂部に相当し，火山体の大部分は海面
下にある．西之島旧島はその頂部に形成された火口の火
口縁上に位置し，新島はその火口内に形成された火口丘
の一部である．円錐形の大型海底火山体の斜面にはいく
つもの高まりが認められる（第１．３図）．南方約９km
には水深１９６mの大型の西之島南海丘がそびえるほか，
北東約９kmには水深１，２４５mの海丘が存在する．これ
らは成層火山体よりも古い火山体かもしれない．そのほ
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か，側火山と考えられる小海丘がいくつか存在し，特に
南方の西之島南海丘に向かう斜面には少なくとも６個の
小海丘（底径数百m程度）の直線状配列が顕著である．
そのほか，北北西斜面では水深１００m付近から１，６００m
付近まで続く尾根状の張り出し地形が顕著である．
西之島周辺の詳細地形を見ると，１９７３-７４年噴火以前

には西之島旧島を火口縁の一部とする直径約１km，中心
部の水深が１０７mの火口地形が存在した（第１．４図）．

陸上部の西之島は，２００３年時点で標高２５m，東西約
７６０m，南北約６００mの大きさであり，その形は正方形

に近い．周囲に高度８m以下，最大長が数十m以下の岩
礁群が分布する．地形的に，西側の旧島部分，東側の新
島部分，そしてその中間の平坦面に分けられる．
北北東-南南西に細長い西之島西側の旧島は，２段に

分かれたほぼ平坦な地形面を有し，その最高標高は２５
mである．面積では北部は南部の台地の１/３程度である．
南側の平坦面は高度１０-２５mである．北側の平坦面は高
度７-１０mで平坦性がよく，海食により形成された可能
性がある（浅海，１９７０）．旧島の高度は噴火前後で変化
していない．新島は，１９７３年１２月時点では最高地点が
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第１．３図 西之島周辺の広域海底地形（海上保安庁水路部，１９９３）
上が北，横幅が約１２km．海上保安庁図誌利用第１８００２０号．



標高５２mに達していたが，波浪浸食により１９９９年には
標高１５mと低くなっている（大谷ほか，２００４）．新島の
うち，東端の１９７３-７４年噴出物を除く部分は１９７３年以降
に形成された高度５m以下の平坦面が広がり，旧島と連
結している．中心部には砂礫堆積の埋め立てによる湾の

閉塞で形成された池（塩水湖）が平坦面の中心に残され
ている．海岸線は，旧島の西岸や新島の東岸では数m
ないし１５mの海食崖になっているが，それ以外は礫浜
である．
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第１．４図 西之島周辺の噴火前の海底地形（１９１１年測量）
小坂（１９７３）による．



２．１ 本報告で使用した用語に関するノート

２．１．１ 無人岩と古銅輝石
伊豆-小笠原 -マリアナ弧前弧域の海底からは前期始

新世～漸新世初期の無人岩類の火山活動が知られてお
む にんがん

り，小笠原諸島はその模式地であると同時に陸上では世
界最大の露出地である．無人岩はPetersen（１８９１）が命
名した“Boninit”の和訳であるが，その元となった
“Bonin”という地名は小笠原の古名である“無人島（ぶ
にんじま）”に由来する．しかし“ぶにん”は“むにん”
が転訛したものとされているので，ここでは本来の発音
にしたがって“無人岩（むにんがん）”と呼ぶ．無人岩
は「斜長石を欠くガラス質の古銅輝石安山岩」である
が，広義の無人岩類は高いシリカ（SiO２５２-６０wt.％），
マグネシウム（MgO８-１５wt.％），Cr及びNi含有量と
低いHFSE（ZrやNbなどのhigh-field-strength元素）含
有量で特徴づけられる火山岩の総称として用いられる
（Crawford,１９８９など）．この特異な化学組成を反映し
て，無人岩には４種類の輝石の晶出が見られる．無人岩
中の斜方輝石の組成範囲はエンスタタイト～古銅輝石
（En９４-７８）に及ぶが，大部分は古銅輝石組成である．古銅
輝石は国際鉱物学連合（IMA）の命名規約（Morimoto,
１９８９）では使わないことになっているが，特に無人岩を
特徴付ける代表的な鉱物であることから従来通りEn９０-７０
の組成を有する斜方輝石について用いることにする．ま
た，小笠原産の無人岩はパプアニューギニアやニューカ
レドニア産と並んでしばしば単斜エンスタタイトの斑
晶・微 斑 晶 を 含 む（Dallwitzetal.,１９６６；Sameshima
etal.,１９８３；Komatsu,１９８０；白木ほか，１９７９；Shiraki
etal.,１９８０）．地球上の岩石で単斜エンスタタイトを産
出するのは無人岩及び同岩質の深成岩のみである
（Crawford,１９８０）．その他，ピジョン輝石，普通輝石が
斑晶，微斑晶または石基鉱物として産する．

２．１．２ 溶 岩
「父島列島」地域の範囲には，無人岩質から流紋岩質
まで幅広い組成範囲のマグマが枕状溶岩を形成するな
ど，流動性に富んだ水底溶岩流が多く出現する．これが
成因的に無人岩と関連したマグマ組成に起因するもの
か，あるいは物理的な外的条件によるものかは明らかで
はない．いずれにせよシリカ含有量の高い溶岩流である
ために，一般に知られている玄武岩質水底溶岩流の形態
的特徴とは異なった構造や組織も見られる．本書ではそ

のような差異があっても基本的な形態的特徴が合致する
場合には，“枕状溶岩枕状溶岩（pillow lava）”，“シート溶岩シート溶岩
（sheetflow）”，“ロベートシート溶岩ロベートシート溶岩（lobatesheet
flow）”などの用語で表記し，構造や組織の違いについ
ては岩相の項で個々に詳細を記した．“シート溶岩シート溶岩”は
あまり破砕していないクラストで覆われ，概ね平板状の
形態を有する水底溶岩流の総称である（Foxetal.,
１９８８）．ハイアロクラスタイト中に板状の溶岩が埋もれ
ているものがあるが，板状溶岩の表面が粗く起伏に富
み，顕著な急冷縁を欠く点でシート溶岩と区別される．
これは陸上のアア溶岩のクリンカーに挟まれた板状溶岩
（固結した液状部）に相当するものと考えられ，本文中
ではハイアロクラスタイト中の“板状溶岩板状溶岩”と表記し
た．“ロベートシート溶ロベートシート溶岩岩”はシート溶岩の中で最も普
遍的に見られる形態で（Ballardetal.,１９７９；Foxetal.,
１９８８），ほとんど傾斜のない水底を低噴出率の流動性に
富んだ溶岩が膨張しながら流れることによって生じる
（Chadwicketal.,１９９９；GreggandFink,１９９５；Gregg
and Chadwick,１９９６；Umino,２００３；Umino et al.,

２００２）．溶岩上面が丸く盛り上がったドーム状の高まり
が連なった膨張構造を特徴的に示し，周縁部に融合した
“水底パホイホイ溶岩ロー水底パホイホイ溶岩ローブブ（submarinepahoehoe
flow lobe）”を伴う（GreggandChadwick,１９９６；Umino
etal.,２０００，２００２）．これらの溶岩ローブは球根状
（bulbouspillow）やシリンダー状の伸びた枕（elongate
pillow）よりも低い厚さ／幅比を有し，表面がなめらか
で袋状のパホイホイ溶岩の先端（pahoehoetoe）に類似
した形態・構造を示す（Uminoetal.,２００２）．ロベート
シート溶岩とそれに伴う溶岩ローブは，陸上のパホイホ
イシート溶岩（pahoehoesheetflow；Honetal.,１９９４）
に相当する（Chadwicketal.,１９９９；GreggandChadwick,
１９９６；Uminoetal.,２００２）．

２．１．３ 火砕岩
本地域中に分布する砕屑岩の多くは火山噴出物を主要

構成物とする火山性の砕屑岩である．本報告ではこれ
らの砕屑岩を広く“火砕岩火砕岩”と呼び，成因に関係なく粒
度組成にしたがって“火山角礫岩火山角礫岩”，“凝灰角礫岩凝灰角礫岩”を用
いた．
本報告では成因的な用語として“ハイアロクラスタイハイアロクラスタイ

トト”を“溶岩流の流動に伴う非爆発的な営力によって生
じたと考えられるガラス質の火砕岩”について用いた．
枕状溶岩が特に急斜面を流れる際に，水冷破砕によって
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生じたと思われるハイアロクラスタイトがある．ハイア
ロクラスタイト中には，枕の一部がちぎれて斜面を転動
する途中でさらに破断し，脆性的な破断面で囲まれたブ
ロックとなって点在していることがある（海野，２００２；
Umino,２００３）．一方，枕状溶岩流の定置後に急傾斜の溶
岩フロントや枕状溶岩を切る断層崖の下に，主に枕の破
片からなる崖錐堆積物を生じることがある（Ballard
andMoore,１９７７；海野，２００２）．両者とも“枕状角礫岩枕状角礫岩
（pillow breccia）”と呼ばれることがあるが，成因的に
は全く異なる．本書では後者に限って“枕状角礫岩”の
語を用い，前者については“枕の破片を含むハイアロク
ラスタイト”などと表現した．

２．２ 無人岩と小笠原群島の第三紀火山活動

無人岩及びその分化物は父島以北の島嶼（父島列島，
聟島列島）に広く分布し，４８Maから４５Ma（第２．１
むこじま

表；Ishizukaetal.,２００６；Tayloretal.,２００３）にかけて
海底火山群を形成した．音響探査によれば，父島列島を
構成する始新世火山岩類に対比される音響層は小笠原海
嶺の基盤をなし，同海嶺中央から斜面にかけて広く分布
する（海上保安庁水路部，１９９５）．海洋研究開発機構の
「しんかい６５００」による潜水調査で嫁島南西の小笠原海
嶺西斜面上部（２７°２３．６’N，１４２°３．５’E）から高Mg安
山岩が採取されている（Bloomeretal.,２００４；石塚ほ
か，２００５；Ishizukaetal.,２００６）．また，母島南東沖の
母島海山から無人岩やアダカイトが得られている
（Ishii,１９８５；石井，１９８６；Ishiwatarietal.,２００６；海野・
石渡，２００６）．したがって，小笠原海嶺上の広範囲に無
人岩系列の火山岩が分布すると考えられる．音響探査で
は父島南西端の南島の南南東沖３km付近を軸部とする
背斜構造が認められる（海上保安庁水路部，１９９８）．父
島中央部と東方沖にはそれぞれ北北西-南南東走向の向
斜軸と背斜軸があることから，８kmほどの波長をもっ
た開いた褶曲構造の存在が考えられる．父島では火山体
下のシート状岩脈群の頭部が露出していることから，無
人岩の火山体は小笠原海嶺の表層から深さ数km以浅を
形成しているにすぎないと思われる．一方，小笠原海嶺
を横断する高精度地殻構造探査によれば，同海嶺下の地
殻は厚さ２４kmに達し，火山フロントや九州-パラオ海
嶺下に見られるP波速度６km/s層（中部地殻）を欠く

（高橋ほか，２００６）．したがって，厚い地殻の大部分は無
人岩に先行する島弧火成活動の産物である可能性が高い
が，その実態は不明である．
父島は遅くとも漸新世までに一旦は陸化し，父島南西

端の南崎では浸食された溶岩層と岩脈を漸新世～中新世
初期の礁性石灰岩が覆う（松丸，１９７６；Matsumaru,
１９８４；Umino,１９８５）．一方，母島は中期始新世に活動し
た火山島で，未分化な島弧ソレアイトやカルクアルカリ

岩系の火山岩からなる（舟橋・黒田，１９８８；黒田ほか，
１９８２；中島，１９９１MS；海野・石渡，２００６；山本・海野，
１９９２；山本，１９９３MS；矢嶋ほか，２００１）．ソレアイト系
列の溶岩からは４４MaというAr/Ar年代が得られている
（Tayloretal.,２００３；Ishizukaetal.,２００６）．この放射年
代は浮遊性有孔虫化石群集が示す４，３６０-４，０２０万年前
（ZoneP１２-１３；Matsumaru,１９８４）や沖村層の石灰質砂

おきむら

岩中の浮遊性有孔虫化石群集の４，５９０-３，８５０万年前
（ZoneP１１-１４；藤田ほか，１９９５）と概ね調和的である．
母島で一番新しい地層は石門層の石灰岩で，含まれる化

せきもん

石から４，０２０-３，８５０万年前とされている（ZoneP１４；
Matsumaru,１９８４）．また，母島と同様のソレアイト系列
の玄武岩が小笠原海嶺北部の西斜面から採集されている
（Bloomeretal.,２００４；石塚ほか，２００５；Ishizukaetal.,
２００６）．

父島以北の海底火山活動は少なくともその初期にお
いては穏やかな溶岩流出を主とした噴火であったこと
から，数百m以深で噴火したと考えられる（Umino,
１９８５；海野・石渡，２００６）．これは円縁湾層から得られ

まるべりわん

た放散虫化石の示す２，０００-４，０００mという古水深とも調
和的である（Dobson,１９８６）．一方，母島火山の一部は
陸上で噴火・堆積したものであり，溶岩に狭在される堆
積物からは５０m以浅の古水深を示す底生有孔虫化石
（Cibicidessp.,Quinqueloculinasp.,Textulariasp）が 得
られている（中島，１９９１MS；山本・海野，１９９２；山本，
１９９３MS）．また，藤田ほか（１９９５）は元地層の底生有孔

もと ち

虫化石群集を含む石灰質砂岩層は水深１００-２００mの静か
な浅海で堆積したものとした．したがって，まず聟島列
島から母島南東方にかけて広範囲で複数の無人岩質海底
火山が形成され，小笠原海嶺の隆起によって浅くなった
海底で母島の島弧火山活動が起きたと考えるのが自然で
あろう．小笠原トラフを埋積する厚い堆積物は，東の小
笠原海嶺と小笠原トラフを隔てる正断層によって下層ほ
ど変形しており，トラフの埋積と断層運動が同時進行し
たことを示す（Tamakietal.,１９８１）．玉木らはこの堆積
物を中新世以降に対比したが，上述の父島及び母島の堆
積環境の変化から隆起開始は始新世かそれ以前に遡る可
能性が高い．小笠原海嶺の隆起は小笠原海嶺南東端への
小笠原海台の衝突と関係があると考えられている（本
座，１９８５）．衝突の時期について詳細は明らかではない
が白亜紀末以降と考えられる（Oharaetal.,２００６）．

２．３ 父島列島

小笠原諸島では，始新世の無人岩溶岩が父島列島や
聟島列島の最下位を占めるが，無人岩よりも古い基盤に
むこじま

ついての情報はほとんどない．父島列島の火山岩は構造
的斜交性，火山活動の休止期を示唆する成層した砂岩礫
岩層の存在及び岩質の違いにより下位から円縁湾，

まるべりわん
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旭山，三日月山の各層に分けられ，いずれも始新世であ
あさひやま

る（Umino,１９８５）（第２．１及び２．２図）．さらに，円縁
湾層は不整合で漸新世～中新世の含有孔虫石灰岩からな
る南崎層によって覆われる．

みなみざき

本地域中の最下位の円縁湾層は父島及び兄島の広い範

囲に分布する．下位より上位へ向かって岩相・岩質が系
統的に変化する．下部は主として無人岩枕状溶岩からな
る．中部は無人岩の火砕岩からなり，上部は主としてデ
イサイト枕状溶岩からなる．円縁湾層下部から上部にか
けて，古銅輝石安山岩の枕状溶岩及び凝灰角礫岩が無人
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第２．１表 小笠原群島の放射年代と化石年代
浮遊性有孔虫と放散虫化石帯の絶対年代はそれぞれBerggrenetal.（１９９５）とSanfilippoandNigrini

（１９９８）による．斜体文字で表記した岩相は変質した岩石試料．



岩やデイサイトの枕状溶岩中に挟在する．枕状溶岩とハ
イアロクラスタイトが卓越し，火山弾混じりのスコリア
凝灰岩～凝灰角礫岩，板状及び塊状溶岩，シート溶岩，
溶岩ドーム，成層礫岩及び泥岩砂岩互層等を伴う．
旭山層は，父島の北部及び南部に，また，兄島北端に

分布する．下位に成層した砂岩礫岩あるいは凝灰角礫岩
を伴い，円縁湾層を傾斜不整合で覆う．石英含有デイサ
イト～流紋岩板状溶岩，同岩質のハイアロクラスタイト
を含む凝灰角礫岩からなり，一部に礫岩砂岩互層が挟在
する．まれにハイアロクラスタイトに伴ってガラス質の
枕状溶岩が見られる．
三日月山層は父島北部の三日月山一帯，及び，兄島

二股岬から弟島全島にわたって広く分布し，円縁湾層や
ふたまた

旭山層にアバットする．基底部に砂岩泥岩互層があり，
上位に向けて礫岩層が卓越する．カルクアルカリ岩系の
成層した凝灰角礫岩・火山角礫岩，礫岩及び泥岩砂岩互
層，主に古銅輝石安山岩の枕状溶岩からなる．
南崎層は父島南西端の南崎から南島及び周辺の岩礁に

分布する含有孔虫石灰岩からなる．父島列島第三系中の
最上位を占め，下位の円縁湾層を傾斜不整合で覆う．下
部は淘汰の悪い生物遺骸片を含むパックストーンやワッ
ケストーン，上部はグレーンストーンや珊瑚等からなる
現地性礁性石灰岩からなる．下部にはHeterostegina

borneensisや Lepidocyclina(Eulepidina)などの漸新世の
大型有孔虫化石を多産し，上部からはSpiroclypeus
margaritatusなどの中新世の有孔虫化石が得られている

（Matsumaru,１９８４）．この石灰岩体に最終氷期の海面低
下期に形成されたドリーネやウバーレの一部は完新世に
海面下に没し，沈水カルスト地形となった．
岩脈類は円縁湾層を貫き，同層と同質の無人岩及び無

人岩系列の安山岩，デイサイト，石英含有デイサイト及
び流紋岩からなる．北北西-南南東走向の平行岩脈群が
父島東部の海岸一帯と東島との間に分布するほか，父島
北部から兄島西部にかけて西北西-東南東へと走向を変
え，兄島西部，人丸島，瓢箪島などでは低角のシート群

ひょうたん

をなす．また，島弧ソレアイト安山岩～デイサイトから
なる平行岩脈群が父島の南西部沿岸に露出する．岩脈群
は単純岩脈が最も多く，重複岩脈や複合岩脈も見られる．

２．４ 西之島

西之島は比高３，０００m以上，底径が２０-３０km以上の
巨大な円錐形の成層火山の山頂部をなす火山島で，
１９７３-７４年に噴火したことで知られる．火山体の大部分
が海面下にあるため，西之島火山の形成開始時期は不明
である．火山体の山頂部には直径約１kmの火口地形が
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第２．１図 父島列島地域の地質総括図



存在する．旧島はその火口縁の一部であり，新島はその
火口内に形成された火口丘である．

旧島及び西之島北沖の岩礁群は１７０２年の発見以前か
ら存在し，西之島溶岩からなる．１９７３-７４年に形成され
た新島部分及びその周辺の岩礁群は１９７３-７４年噴出物か
らなる．いずれも陸上噴出の火山岩であり，安山岩質の

溶岩及び火砕岩からなる．旧島・新島を連結する平坦面
は１９７３年以降に発達した海浜砂礫層である．旧島の大
部分が海食崖で囲まれているため，１９７３年以前からの
海浜砂礫層は陸域ではわずか旧島西側の中央部などに局
所的に分布する程度である．
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第２．２図 第三系の地質柱状図



３．１ 研究史

小笠原の発見は１５４３年スペイン人トルレスが航海中
に小笠原諸島を望見したのが最初とされ，スペイン人に
よってこれらの無人島はアルゾビスポArzoBispoと命
名された（Dobson,１９９８；ロバートソン，１９９８）．日本
人による最初の発見は１６７０年に母島に漂着した蜜柑船
で，帰国後，辰巳無人島（ぶにんじま）（小笠原諸島）
の存在を徳川幕府に届け出た．幕府は，１６７５年に島谷
市左右衛門率いる調査船富国寿丸を派遣し２０日間に渡
る調査を行い，父島，母島，聟島などを命名し，地図や
海図を作成し，島の動植物・岩石を持ち帰った．１８２７
年父島において領有宣言を行ったイギリス艦ブロッサム
（Blossom）号艦長ビーチー（Beechey）は，二見港周辺
に柱状節理の発達した玄武岩と青緑灰色凝灰岩が分布
し，めのう脈が多数見られると記した（Beechey,
１８３１）．また，束沸石をはじめとする沸石類に富み，か
んらん石，角閃石を産すると述べている．１８２８年に来
島したロシア艦セニャーヴィン（Senyavin）号のリュト
ケ（Ĺ́utke）は小笠原で初めて重力観測を行い，高い重
力異常値として注目された（Ĺ́utke,１８３５）．その後１８５３
年に開国を求めて来日したペリー艦隊は往路小笠原に立
ち寄り，各島を詳しく調査した．ペリー（Perry）は陸
上調査を行い，父島がトラップ（trap：細粒の花崗岩で
はない火成岩）からなり，角閃石や玉髄が散見され，硫
化水素ガスの臭気をもち硫黄泉の出ている谷が１ヶ所あ
る，との記録を残した（土屋・玉城（訳），１９４８）．ま
た，二見港は噴火口の跡であろうと記した．１８６１年に
幕府は外国奉行水野忠徳らを咸臨丸で小笠原調査に派遣
し，開拓計画の提示，地図の作製等を行った．物産絵図
取調役として同行した大垣藩医宮本元道は，多数の風景
画や動植物のスケッチとともに南島が全山白質の石から
なることを記した．明治維新後は，政府による殖産興
業，富国強兵策に乗って小笠原の本格的な開拓統治が始
まるとともに，日本人による近代的な地質調査・研究が
スタートした．
最初の研究は地質調査所の鈴木 敏による父島の岩石

記載であろう（鈴木，１８８５）．鈴木は父島の一部に含有
孔虫石灰岩がある他は溶岩や火砕岩からなるとし，顕微
鏡観察によって輝石富士岩（安山岩），輝石富士岩玻璃
（ガラス質安山岩），石英輝石富士岩，変質したかんらん
石を含む玄武岩を認め，互いに漸移すると記した．ま
た，岩石はいずれもガラスに富む点で内地に見られる火

山岩とはやや異なるものの，特別なものではないとし
た．植物学者Warburgが父島扇浦より持ち帰った無人岩
のサンプルを記載したPetersen（１８９１）は，「斜長石を
欠き斜方輝石に富む新種のリンバージャイト」として島
名に因んで“Boninit”と命名した．一方，理科大学
（現在の東京大学理学部）の菊池 安は小笠原群島が七
島火山列とは異なる古い海底火山であること，母島は内
地と同様の安山岩からなるが，父島は古銅輝石に富む特
異なガラス質の火山岩からなることを述べた（菊池，
１８８８）．また，二見港周辺の地層が湾内へ向けて傾斜す
るのは通常の火口の構造とは異なるから，二見港が噴火
口であったという説は誤りであると指摘した．菊池は火
山ガラス中に点在する単斜輝石の急冷晶子や古銅輝石斑
晶の形態と結晶学的性質について詳細な記述を残し，安
山岩組成であるにもかかわらずマグネシウム含有量が
１２wt.％を超える特異な全岩化学組成を有することを報
告した（Kikuchi,１８９０）．これはPetersen（１８９１）に先
立って無人岩の特殊性を明示した最初の報告である．
１９０６年（明治３９年）発刊の安藤伊三次郎著「鑛物界之
現象」では，学術上著名な日本産鉱物１０種のリストを
挙げ，その中に「鉱物ではないものの我国の特産として
人口に膾炙せる岩石」として讃岐石と無人岩が紹介され

かいしゃ

ている．ところが，その後の岩石や鉱物に関する研究は
神津・河野（１９３１）による鶯砂中の古銅輝石に関する研
究，井川・岩崎（１９３８），Tsuya（１９３７）による記載・分
析の他はほとんどなく，日本軍による立ち入り規制と第
二次世界大戦後のアメリカによる占領によって研究は阻
まれ，やがて無人岩は忘れ去られてしまった．一方，
生層序学的研究については吉原（１９０１），Yoshiwara
（１９０２）によって初めて母島から貨幣石の産出が報じ
られて以降，大型有孔虫化石，軟体動物化石の記載等
が進められ（矢部，１９２０；Yabe,１９２１；YabeandSugiyama,
１９３５；YabeandHatai,１９３９；半沢，１９２５；Hanzawa,１９４７，
１９５０），父島の南崎石灰岩は漸新世，母島の含有孔虫層
は中期～後期始新世であることが明らかにされた．
１９６８年に小笠原諸島が返還されると，文部省や東京

都による小笠原の自然環境調査団が派遣され，小笠原
の地形学的及び地質学的研究が再開された（浅海，
１９６９，１９７０；岩崎・青島，１９７０；神沼，１９７０）．返還後
初期の最も重要な進展として，黒田・白木らによる
無人岩の再発見がある（Kuroda,１９７５；黒田，１９７９；
KurodaandShiraki,１９７５；Kurodaetal.,１９７８；黒田
ほ か，１９８１，１９８２；白 木，１９７９；白 木・黒 田，１９７７；
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Shirakietal.，１９７８，１９８０；白木ほか，１９７７，１９７９，１９８８
など）．無人岩が記載された後，初めて示された父島地
質概略図（半沢，１９２５）では，ガラス質の紫蘇輝石普通
輝石デイサイトと無人岩が混同されている．また，返還
後最初に地質調査に入った浅海（１９７０）の示した高山の
無人岩の写真も実は両輝石デイサイトのものであり，岩
崎・青島（１９７０）も無人岩を確認していない．つまり，
菊池の没後，黒田らが再発見するまで８０年以上もの間，
無人岩の存在は未確認であった．黒田や白木たちは
Kikuchi（１８９０）が示した無人岩の分析値の正しさを確
認し，高いMg,Cr,Ni値を有するシリカに富んだ無人岩
が含水上部マントルの部分溶融によって生じた初生安山
岩質マグマであると提唱した（KurodaandShiraki,
１９７５；白木・黒田，１９７７；白木ほか，１９７７）．彼らの一
連の論文によって小笠原の無人岩は一躍注目を集め，
１９７０年代末から８０年代にかけて伊豆小笠原マリアナ弧
をはじめとして世界各地から無人岩や類似の高Mg安山
岩の発見が報じられるようになった（伊豆-小笠原弧：
藤岡ほか，１９８９；Fryer,Pearce,Stokking,etal.,１９９０,
１９９２；Ishii,１９８５；石 井，１９８６；Taylor,Fujioka,etal.,
１９９０,１９９２．マリアナ弧：Bloomer,１９８７；Crawfordetal.,
１９８１；Kushiro,１９８１；HickeyandFrey,１９８２；Reagan
andMeijer,１９８４．パプア・ニューギニア（CapeVogel,
PapuaNewGuinea）：Jenner,１９８１；WalkerandCameron,
１９８３．ニュー・カレドニア（Nepui,NewCaledonia）：
Cameron,１９８９；Sameshimaetal.,１９８３．キプロス（Upper
Pillows of the Troodos Ophiolite）：McCulloch and

Cameron,１９８３など）．無人岩は小笠原海嶺上の父島列
島，聟島列島に広く分布するほか，母島の南東８０kmの

むこじま

母島海山からドレッジされている（Ishii,１９８５；石井，
１９８６；Ishiwatarietal.,２００６）．また，海洋研究開発機構
の「しんかい６５００」によって嫁島南西方の小笠原海嶺
西側斜面上部から高Mg安山岩と含貨幣石石灰岩が採集
されている（Bloomeretal.,２００４；石塚ほか，２００５；
Ishizukaetal.,２００６）．一方，小笠原産の無人岩とは記
載岩石学的に若干異なるが，低い中～重希土類元素濃度
と高い軽希土類元素濃度（U字型またはV字型の希土類
元素パターン）という無人岩類に共通した特徴を有する
高Mg安山岩が，伊豆前弧域３１°Nにおいて行われた国際
深海掘削計画（ODP）の第１２５次及び第１２６次深海掘削
によって採掘されている（藤岡ほか，１９８９；Fryer,
Pearce,Stokking,etal.,１９９０；Taylor,Fujioka,etal.,
１９９０,１９９２）．

マリアナ弧では，無人岩は小笠原とよく似た海底火山
噴出物であるグアムの始新統（FacpiFormation）から知
ら れ て い る（ReaganandMeijer,１９８４；Reaganetal.,
２００３）．サイパン北西１７°５２’Nのマリアナ弧前弧で行わ
れた第４５８深海掘削孔からは始新世の高 Mg安山岩
が得られている（HussongandUyeda,１９８２；Ishizuka

etal.,２００６；Tayloretal.,２００３）．また，アナタハン島
東方１６°２５’N，サイパン島北東１５°４３’-４７’N，グアム島
南方１２°２０’Nのマリアナ海溝前弧側斜面からも低Ca無
人岩がドレッジされている（BloomerandHawkins,
１９８７）．

このように，無人岩ないし類似の高Mg安山岩は小笠
原海嶺のみならず伊豆-小笠原-マリアナ前弧域に広く
分布し，始新世～漸新世の短期間に活動した海底火山の
噴出物であることが明らかとなった．同時に無人岩につ
いての希土類元素組成，同位体組成などの地球化学的研
究が進められ，枯渇したU字型のコンドライト規格化希
土類元素パターン，HFS（high-field-strength）元素に乏
しくLIL（large-ion-lithophile）元素に富み，枯渇した
Nd-Sm同位体組成を示すなど無人岩の特徴が明らかに
された（Bloomer,１９８７；Crawfordetal.,１９８１；Dietrich
etal.,１９７８；HickeyandFrey,１９８２；Jenner,１９８１；
WalkerandCameron,１９８３；Pearceetal.,１９９２；Taylor
etal.,１９９４；矢嶋・藤巻，２００１など）．また，無人岩が
初生的に高い含水量を有することや（Dobsonetal.,
１９９５； OhnenstetterandBrown,１９９６），高温高圧実験
による無人岩マグマの生成条件の解明が進められた
（UminoandKushiro,１９８９；VanderLaanetal.,１９８９）．
その結果，父島の未分化な無人岩組成の液は含水量５
wt.％，０．８GPaでかんらん石及び斜方輝石と飽和する
（ハルツバージャイトと共存可能）こと，また０．５GPa
以上の圧力下でかんらん石及び斜方輝石斑晶が晶出
したことなどが明らかにされた（UminoandKushiro,
１９８９）．

父島の岩石組成については以下の報告がある．父島の
円縁湾層及び旭山層を構成する火山岩類のほとんどは，
無人岩から古銅輝石安山岩，紫蘇輝石普通輝石デイサイ
ト～石英デイサイトないし流紋岩までほぼ連続した一連
の分化トレンドを形成する無人岩系列に属する
（Dobson,１９８６；Dobsonetal.,２００６；Kuroda,１９７５；
Umino,１９８６a,１９８６b；海野・岩野，１９９２；Uminoetal.,
１９９２）．これに対して三日月山層の火山岩類にはカルク
アルカリ系列と無人岩系列が共存し，AFM図上で弱い
鉄の濃集を示す無人岩系列と鉄の濃集を示さない典型的
なカルクアルカリ系列が識別される（Dobson,１９８６；
Umino,１９８６a；Uminoetal.,１９９２）．また，父島南西部
の金石浜からジョンビーチ北東の海岸にかけてジョン

きん し

ビーチ火山岩類と呼ばれる島弧ソレアイト系列の無斑晶
状安山岩～デイサイトが分布し（斉藤ほか，１９８９），無
人岩系列の火山岩類とは高いTi，Pなどで明瞭に区別さ
れる．一方，母島の岩石学的研究については黒田ほか
（１９８１，１９８２），舟橋・黒田（１９８８），MaeharaandMaeda
（２００４），矢嶋・藤巻（２００１），山本・海野（１９９２）など
がある．MaeharaandMaeda（２００４）は母島南西沖の
向島から無人岩質の包有物を持つ未分化島弧ソレアイト
むこうじま
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を報告した．
小笠原諸島の返還後，岩崎・青島（１９７０），氏家・松

丸（１９７７），松丸（１９７６），Matsumaru（１９８４），向山・西
（１９９２），藤田ほか（１９９５）などによって有孔虫化石，軟
体動物化石などの記載と生層序学的研究が進められた．
Matsumaru（１９８４）は貨幣石の形態解析を行ない，
Hanzawa（１９４７）が固有種として記載したNummlites
boniensisHANZAWAが，Nummlitesatricus,N.atricus-
perforatus,N.perforatusに分類できるとした．また，
Matsumaru（１９８４）は父島の南崎石灰岩は礁縁に発達す
る縁溝か礁斜面を埋めた堆積物からなるとした．藤田ほ
か（１９９５）は，母島元地付近に分布する沖村層の石灰質

もと ち

砂岩層（ロース石）は浮遊性有孔虫化石帯P１１-１４にあ
たり，数百万年間にわたって火山噴出物を挟在しないこ
とから，火山活動終息後に水深１００-２００m程度の静かな
入り江に堆積したものと考えた．また，浮遊性有孔虫化
石群集に基づいて，この砂岩層の上位に整合的に重なる
石灰岩が母島で層序的に最上位にあたる石門層の石灰岩
（化石帯P１４）に対比されることを示した．
Kaneokaetal.（１９７０）は初めて小笠原群島の火山岩

類のK-Ar年代を測定し，父島の円縁湾層の紫蘇輝石普
通輝石デイサイトについて２６Ma，母島北港のかんらん

きたこう

石紫蘇輝石普通輝石安山岩について４０Maを得た（第
２．１表）．その後，Tsunakawa（１９８３）は父島～聟島列
島の無人岩やデイサイトについて４３-１０Ma，母島の玄
武岩及び安山岩について３０-９．６Maを報告した．また，
柴田ほか（１９８４）は三日月山層のカルクアルカリ系列の
紫蘇輝石普通輝石安山岩について２８．９Maを得た．これ
らの放射年代はばらつきが大きく，Tsunakawa（１９８３）
は変質の影響と１２Ma頃の熱的擾乱によってK-Ar年代
がリセットされたと考えた．しかし，どのK-Ar年代も
三日月山層から産出する化石群集の示す年代（Dobson,
１９８６；向山・西，１９９２）よりも一様に若く，実際の火成
活動年代を示していない可能性がある．一方，Dobson
（１９８６）は無人岩から分離した新鮮なガラス試料につい
て４８．１±０．５MaというK-Ar年代を得た．また，三日月
山層の砂岩泥岩互層や円縁湾層中の泥岩層からK-Ar年
代と矛盾しない放散虫化石年代（５１．４-４２．３Ma）を示
した（Dobson,１９８６；第２．１表）．その後，Tayloretal.
（２００３）及びIshizukaetal.（２００６）によって父島の無人
岩が４８-４６Ma，三日月山層の紫蘇輝石普通輝石安山岩
が４５MaというAr/Ar年代が報告された．一方，近年母
島の火山岩から４４Maという放射年代が得られた
（Ishizukaetal.,２００６；Tayloretal.,２００３）．

父島の地質概略図は半沢（１９２５）によって初めて示さ
れた．しかしながら，その中で無人岩集塊岩とされた部
分は，無人岩系列のガラス質デイサイト～流紋岩と三日
月山層のカルクアルカリ岩質安山岩～デイサイト凝灰角
礫岩が分布する地域であった．小笠原返還後になって

白木・黒田（１９７７）及びKurodaetal.（１９７８）によって
初めて父島の無人岩の分布の概要が明らかにされた．
その後，丸山・倉元（１９８１）による地質図が作成さ
れ，Kodamaetal.（１９８３）によって紹介された．さらに
Umino（１９８５）は詳細かつ信頼性の高い地質図を完成さ
せた．一方，兄島に関しては海野・岩野（１９９２）に詳細
な地質図がある．また，白木ほか（１９７９）及び黒田ほか
（１９８１）は聟島と兄島，弟島の地質概略図を示した．

そのほか父島列島以外では，Yuasaetal.（１９８１）は
媒島と嫁島の地質の概略を報告している．公表された
なこうどじま

母島の地質概略図としては半沢（１９２５），氏家・松丸
（１９７７）があるが，化石を含む地層の分布を示す程度で，
母島全体の層序区分や火山地質については触れられてい
ない．母島全島の火山層序はYamaguchi（１９８５MS）に
よって初めて示された（海野ほか，１９８８）．その後，中
島（１９９１MS）らは詳細な地質図を作成し，明治以来海
底火山と考えられてきた母島に，陸上で噴火・堆積した
火砕流堆積物や溶岩流があることを明らかにした（中
島，１９９１MS；山本・海野，１９９２；海野・石渡，２００６）．
以上のように小笠原の地質と岩石，年代，無人岩の成

因論についての研究が進展するとともに，それらの知見
をもとに小笠原の島弧火成活動の開始を示す無人岩の意
義とフィリピン海の構造発達史について論じられるよう
に なっ た（Ben-Avraham andUyeda,１９８３；Ishizukaet
al.,２００６；小山，１９９１；MacphersonandHall,２００１；新
妻，２００６；SenoandMaruyama,１９８４；瀬野・丸山，１９８５；
SternandBloomer,１９９２；TatsumiandMaruyama,１９８９）．

３．２ 円縁湾層（Mb，Ma，Mj，Ms，Md，Mp，Mh，
Mt）

命名 Umino（１９８５）．
模式地 父島円縁湾千尋岩．

まるべりわん ち ひろいわ

分布 父島及び兄島の大部分を占め，東島，西島，瓢箪
島，人丸島などの小島の多くに広く分布する．
層厚 ７１０m以上．
層序・地質関係 本地域の最下層をなす．父島南部の円
縁湾に面した千尋岩では長さ７００m以上，高さ１００-
３００mの断崖に沿って，本層を構成する主な岩相を下部
から最上部まで見ることができる（第３．１図）．層序的
に下位より上位へ向かって岩相・岩質が系統的に変化
し，下部は主として無人岩枕状溶岩（Mb），中部は無人
岩及び古銅輝石安山岩の火砕岩類（Ms），上部は主とし
てデイサイト枕状溶岩（Mp）からなる．古銅輝石安山
岩は枕状溶岩（Ma）及び凝灰角礫岩層（Ms）として，
円縁湾層下部から上部にかけて無人岩やデイサイトの枕
状溶岩の間に挟在する．父島の長崎展望台～ループトン
ネルでは，古銅輝石安山岩の枕状溶岩及びハイアロクラ
スタイトが下位の無人岩質凝灰角礫岩と上位の無人岩枕
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状溶岩の間に挟まれる．父島西部の小
こ

港では，デイサ
みなと

イト枕状溶岩の間にデイサイト礫からなる成層した凝灰
角礫岩とそれを覆う古銅輝石安山岩枕状溶岩が挟在す
る．兄島の大部分は無人岩枕状溶岩及び凝灰角礫岩層か
らなるが，北東岸のブラボーベイを中心に古銅輝石安山
岩枕状溶岩が分布し，一部に無人岩枕状溶岩が挟在す
る．一方，父島西海岸北岸では無人岩枕状溶岩がデイサ
イト枕状溶岩及びハイアロクラスタイト中に挟在する．

父島南西部の円縁湾層中に，斉藤ほか（１９８９）が
“ジョンビーチ火山岩類”と呼んだ島弧ソレアイト系列
の無斑晶状安山岩及びデイサイト（Mj）のロベート
シート溶岩及び水底パホイホイ溶岩があり，厚さ３-５
mの同岩質の岩脈が多数貫入している．“ジョンビーチ
火山岩類”は金石浜を中心に飛磯崎から南崎にかけて及
びジョンビーチとブタ海岸の間の鬼海岸沿いに露出し，
飛磯崎では無人岩枕状溶岩を整合的に覆い，無人岩礫を
含む砂岩泥岩互層に覆われる．南崎ではデイサイトハイ
アロクラスタイトをジョンビーチ火山岩類が覆い，不整
合を隔てて上位に南崎層の石灰岩が載る．
岩相 枕状溶岩とハイアロクラスタイト，凝灰角礫岩が
卓越し，板状及び塊状溶岩，シート溶岩，溶岩ドーム，
スコリア凝灰岩，泥岩砂岩互層等を伴う．また，これら
の地層は無人岩，古銅輝石安山岩，デイサイト及び流紋
岩岩脈によって貫入されている．以下にこれらの岩相に
ついて詳述する．
（１）枕状溶岩とシート溶岩

無人岩の枕状溶岩（Mb）は父島の北岸から東岸を
回って南岸の千尋岩の断崖下部にまで海岸に広く露出す
る（第３．１図）．また，西島～瓢箪島及び兄島滝之浦～
菅笠山にかけて分布する．無人岩枕状溶岩は石浦から初
寝山にかけて最も厚く，層厚５００mに達する．無人岩と
古銅輝石安山岩が同一の露頭で混在していることがあ
り，父島釣浜西岸では古銅輝石安山岩枕状溶岩の枕の間

に無人岩の枕が稀に見い出される．これは一種の複合溶
岩流と考えられる．父島の釣浜東岸では無人岩，西岸で
は古銅輝石安山岩の枕状溶岩（Ma）が無人岩，デイサ
イト，石英含有流紋岩の岩脈（Dk,Qd）によって貫入
されている．西に傾斜する２枚の枕状溶岩流があり，上
位の溶岩は枕のブロックからなる枕状角礫岩（pillow
breccia）を下位に伴う（第３．２図）．細粒の基質やハイ
アロクラスタイトを欠き，破片はいずれも数cmから
３０cm大で淘汰が良い．扇形の岩片は丸みを帯びた側に
ガラス質の急冷縁があり，放射状節理に沿って割れた枕
の一部であったことがわかる．粗粒の礫が集まってレン
ズ状岩体をなすことから，崖錐堆積物と考えられる．一
方，枕状溶岩は傾斜方向によくそろって伸張し，２つの
枕に枝分かれする方向から，南西に向かって流下したと
考えられる．父島飛磯崎では無人岩枕状溶岩中に直径
１０mの溶岩チューブ断面が露出する．チューブは，厚
さ１０～数十cmの溶岩殻が同心円状に積層した部分が
２つほど積み重なった形状を呈し，最外殻は厚さ１～
２mでチューブ上部で厚く，外殻に垂直な柱状節理が発
達する．父島西海岸の海食崖では標高３５mから汀線ま
での延長９０mにわたって折れ曲がりながら続く溶岩
チューブが露出する（第３．３図）．溶岩チューブの上流
側６０mは無人岩礫からなる成層した凝灰角礫岩に覆わ
れ，下流側３０mは上下に直径５０-８０cmの枕状溶岩を伴
う．溶岩チューブの直径は２-５mで，多くの場合外側
に急冷縁を有する厚さ１０-３０cmの層状の溶岩が積層構
造を形成する．また，チューブからは多数の枕状溶岩
ローブを派生し，チューブを取り囲んでいる．チューブ
を構成する一部の溶岩層は，両側に急冷縁を有し，周囲
の層状構造を切って外部の枕状溶岩ローブへと連続する
（第３．３図）．

古銅輝石安山岩枕状溶岩（Ma）の中心部は無人岩よ
りも結晶度が高くよく発泡し，細かくいびつな気孔が多
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第３．１図 父島千尋岩に露出する円縁湾層
千尋岩には円縁湾層の上部およそ３分の２が露出する．白破線直下に無人岩レキを含む泥岩砂岩があり，
円縁湾層下部を占める無人岩枕状溶岩を覆う．破線から上はデイサイト枕状溶岩及びハイアロクラスタイ
トからなる．泥岩砂岩互層は最大垂直落差１１０mに達する正断層系（F）で上下にずれている．
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第３．２図 父島釣浜東岸の無人岩枕状溶岩
（A）東岸に正対して左上から右下に傾斜する２枚の枕状溶岩流があり，上位の枕状溶岩（Upperintact
pillows）は枕のブロックからなる角礫岩（pillowbreccia）を下に伴う．（B）方向がそろった伸張した枕状
溶岩ローブ（intactelongatepillows）．（C，D）主に枕の破片からなる粗粒の角礫岩．岩片の形と丸味を帯
びた部分に付く黄褐色のガラス質急冷縁から枕の破片であることがわかる．



い組織で，選択的に変質しやすい（第３．４A及びB
図）．その結果，黄色く差別浸食で窪んだ枕中心部を黒
いガラス質の急冷縁が取り囲み，枕の輪郭が強調され
る．父島ではループトンネルから長崎海岸，小港周辺及
びブタ海岸に散点的に分布する程度であるが，兄島では
ブラボーベイを中心に北部海岸一帯を占める（第３．４
図）．無人岩の枕状溶岩と異なり，古銅輝石安山岩枕状
溶岩はしばしば長さ数m以下の板状～レンズ状あるい
は不規則な形をした岩体を含むハイアロクラスタイトを
伴う（第３．４図；Umino,１９８５）．不規則岩体は厚さ２-

３mと通常の古銅輝石安山岩の枕よりも大きく，ドーム
状に膨れた胴体部から溶岩ローブないし板状溶岩をいく
つも派生する．これらの溶岩ローブの間は主にガラス質
岩片からなる古銅輝石安山岩ハイアロクラスタイトで充
填されている．
ブタ海岸北に連なる高さ５０-９０mの海食崖ではデイサ

イト枕状溶岩（Mp）の下位に厚さ１３０m以上の砂岩泥
岩互層（Ms）が露出し，古銅輝石安山岩の枕状溶岩と
シート溶岩及びチュムラス（Ma）を挟在する（Umino,
１９８５，Fig.７のSH-I及びII）．チュムラスはドーム状な
いし厚板状の断面を示し，高さが５-６m，幅５-１３mで

下部に柱状節理が発達したものもある（第３．５A図）．
ガラス質急冷縁を有する外殻を除いて塊状で，溶岩
チューブにあるような同心円状の層状構造は見られな
い．チュムラス上部や側面から派生している枕状溶岩は
回転楕円体形をした球根状枕（bulbouspillow）が多く，
大きなものは直径２mを超える（第３．５B図）．チュム
ラスの上位に枕状溶岩（Ma）と砂岩泥岩互層（Ms）を
隔てて出現するシート溶岩は，厚さ１６-２０mで下部の
４．５-６m及び上部１．５mに柱状節理が発達する．また，
シート溶岩上部の一部に厚さ５m以下，幅２０mほどに
わたって顕著な層状構造が発達する部分がある（第
３．５C図）．それぞれの層は厚さ１０-７０cm，長さ数m
～１０m以上続くものがあり，やや細粒緻密で硬くひさ
し状に突出した板状溶岩と粗粒で風化により脆くなり，
窪んだ溶岩が互層をなす．それぞれの層はシート溶岩の
走向と調和的にほぼ平行に配列するが，上下の硬い板状
溶岩が側方で合流して１つの板となり，やがて尖滅する
ことがある．しばしば数cm以下のやや変質したガラス
質の帯が硬い溶岩層中に挟在する．ガラス帯は側方に数
mほど追跡できるが，末端でレンズ状に尖滅する．２枚
の板状溶岩が側方で合流して一枚になったり，ガラス質
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第３．３図 父島西海岸，海食崖の無人岩枕状溶岩チューブ
（A）右上から左下にかけて膨縮と屈曲しながら伸びる溶岩チューブ．（B）同心円状構造を見せる溶岩
チューブの断面．（C）同心円状の重複急冷縁からなる溶岩チューブ（写真上端～左の矢印の範囲）から派
生した小溶岩ローブ（小矢印）が同心円状構造を切って上方に伸びる．右下のスケールは１m．



急冷縁がレンズ状に途切れることから，この層状構造は
薄いパホイホイ溶岩ローブが融合することによって形成
されたものと考えられる（海野ほか，２００１）．このよう
な構造は陸上のチュムラスやシートパホイホイ溶岩にし

ばしば観察され（Honetal.,１９９４；Uminoetal.,２００２；
Uminoetal.,２００６），水底で形成したチュムラスや膨張
シート溶岩についても報告がある（海野ほか，２００１）．
このシート溶岩下位の砂岩泥岩互層と接する溶岩下底面
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第３．４図 古銅輝石安山岩枕状溶岩の産状
（A）父島小港．比較的新鮮で硬い急冷縁が突出し，黄褐色に変質した枕の中心部は差別浸食を受け窪んで
いる．（B）兄島烏帽子岩対岸の供給岩脈．岩脈の側面から枕状溶岩ローブを派生する．岩脈の幅は約６
m．（C～E）父島ループトンネル．（C）一部の枕が破砕してハイアロクラスタイトに漸移する．中央下の
スケールは１m．（D）ハイアロクラスタイト中に埋もれた大きな溶岩ローブ．ローブが最も膨れた部分の
厚さが２．５m．右下の枕状溶岩と細い連結部で繋がっている．入り組んだ周縁部はガラス質の急冷縁を有
する火炎状の形態を見せ，急冷縁と平行に剥離したガラス片に取りまかれる．（E）ハイアロクラスタイト
中に飛び散った長さ数十cm～数mの板状ないしレンズ状岩体．長く伸びた溶岩は膨縮しながら枝分かれ
し，密に積み重なった枕状溶岩と側方でつながっている．右下のスケールは１m．



には波高２-３cm，波長４cmほどの縄目状溶岩じわが
見られる（第３．５D図）．これはパホイホイ溶岩の表面
に生じた溶岩じわが前進するフロントの下にキャタピラ
のように巻き込まれたものである（Keszthelyiand
Denlinger,１９９６；海野ほか，２００１）．溶岩ローブの融合
と溶岩下底面の溶岩じわの存在から，このシート溶岩は
起伏が乏しくほぼ水平な海底面をゆっくりと流れ，定置
後に少なくとも部分的に膨張したことが考えられる．
父島金石浜の熱水変質帯を挟んで両側に露出するジョ

ンビーチ火山岩類（Mj）は，最大層厚３７０mに達する．
ソレアイト質安山岩～デイサイトのロベートシート溶岩
及び水底パホイホイ溶岩からなり，厚さ３-５mの同岩
質の岩脈が多数貫入している．個々の水底パホイホイ溶
岩ローブは扁平な鏡餅型を呈し，厚さ３０-５０cm，幅
０．８-１．５mほどでガラス質急冷縁を欠き，中心部が空洞
のものもある．硬い溶岩中にレンズ状～鏡餅型の窪みが
ある構造は，互いに重なり合ったパホイホイ溶岩ローブ
の上下のクラストが融合して生じたと考えられる（第

３．６A及びB図；海野ほか，２００１）．内部が溶融状態に
ある溶岩ローブ同士が重なるとクラスト表面のガラスは
ローブの熱によって再結晶し，同時に上下のクラストの
癒着が起きる（海野ほか，２００１；Wilson,Teagle,Acton,
etal.,２００３）．元のローブの融合面付近はローブ中心部
に比べて細粒緻密で硬いため，粗粒で柔らかいローブ中
心部が差別浸食を受けて溶岩中にレンズ状の窪みが並ん
だ構造が形成されたと考えられる．また，金石浜東方の
飛磯崎にかけての海岸ではロベートシート溶岩やパホイ
ホイ溶岩ローブ，厚さ５m，幅８mの同心円状の成層構
造をした溶岩チャンネルの断面などが海食崖に露出する
（第３．６C図）．

多くの珪長質火山岩と異なり，無人岩系列のデイサイ
トはしばしば枕状溶岩を形成する．父島の山稜から南～
西側の海岸にかけて広く分布し，千尋岩では層厚１２０m
になる．また，中央山から初寝山でも層厚１００mを超え
る．天之鼻や野羊山では伸張方向がきれいにそろったデ
イサイト枕状溶岩流が積み重なった様子をつぶさに観察
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第３．５図 父島ブタ海岸北方（ブラックビーチ）に露出する砂岩泥岩互層と古銅輝石安山岩の枕状溶岩中に挟在する
シート溶岩とチュムラス
（A）枕状溶岩に囲まれたチュムラスの断面．チュムラス上部や側面から枕状溶岩ローブを派生する．左上
は３．５Cのシート溶岩．チュムラスの高さは約６m．（B）球根状枕状溶岩（bulbouspillow）の転石．同様
の形態をした枕がチュムラス上部や側面から派生している．（C）シート溶岩上部の融合したローブクラス
トの作る縞状構造．縞の幅は約５０cm．（D）シート溶岩下底面の溶岩じわ（ハンマー頭部の左）．溶岩の下
位にあるほぼ水平な層理を見せる淡青緑色と暗赤紫色の泥岩をはがしたところ．



できる（第３．７図）．また，旭山層の石英含有デイサイ
トや流紋岩も枕状溶岩を形成することがある．これらの
珪長質枕状溶岩は，一般に枕の急冷縁から中心部までガ
ラス質で石基の結晶度が低いことが特徴である．また，
枕の形を残したまま中心部まで破砕が進み，一見して角
礫岩のような岩相を呈する（第３．７図）．岩片内部の流
理構造やレンズ状気孔の配列は隣り合った岩片を跨いで

連続していることから，枕はその場で破砕し，その後も
岩片同士が相対的に動いていないことがわかる．した
がって，枕状溶岩は定置固結後の冷却過程で破砕したと
考えられる．古銅輝石安山岩と同じくデイサイト枕状溶
岩もしばしばハイアロクラスタイトを伴う．ほとんど火
砕物を挟在しない密に積み重なった枕状溶岩から，数
cm～数十cmのガラス質あるいは石質岩片からなる角礫
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第３．６図 父島金石浜のジョンビーチ火山岩類
（A）父島金石浜のソレアイト質デイサイトの融合した水底パホイホイ溶岩ローブ．融合したクラストが硬
く突き出し，粗粒のローブ中心部は柔らかく窪んでいる．（B）ソレアイト質デイサイトのロベートシート
溶岩と融合した水底パホイホイ溶岩ローブ．融合したクラストに柱状節理が発達する．（C）融合した水底
パホイホイ溶岩と同心円状構造を見せる溶岩チャンネル（中央下）を切って貫入した厚い岩脈（左）．岩
脈の厚さは６m．



岩中に長さ数m以下の溶岩ローブが散在する岩相へ側
方移化する．父島西海岸の湾の入り口北側に張り出した
岬には，成層したデイサイトハイアロクラスタイト中に
点在するデイサイト枕状溶岩ローブが見られる（第
３．８図）．枕は直径数十cm～１m，長さ１-２mの伸張
したローブからなり，単独，あるいは２～３個の溶岩
ローブが連結してハイアロクラスタイト中に点在する．
ハイアロクラスタイトの成層構造と調和的に，ローブの
伸張方向は南東傾斜でそろっている．膨縮と屈曲を繰り
返しながら分岐する複雑な構造を保持していることから
（第３．８図），これらの溶岩ローブはハイアロクラスタ

イト中の礫ではなく，定置後にほとんど再移動していな
いと考えられる．枕状溶岩チューブから供給された溶岩
の多くは破砕してハイアロクラスタイトを生じ，一部の
溶岩が破砕せずに枕状溶岩ローブとなってハイアロクラ
スタイト中に埋没した状態で保存されたものと思われる．
枕の大きさは溶岩の全岩化学組成と相関があり，シリ

カ分の高い溶岩ほど大きな枕を形成する（第３．９A
図）．無人岩では１m×２m以下が多く，安山岩では
１．５m×３m以下であるが，デイサイトでは径３m，長
さ１０mを超える巨大枕も珍しくない．枕の大きさが粘
性に比例することは，パラフィンワックスを用いたアナ
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第３．７図 父島天之鼻東（A～C）と千尋岩（D）のデイサイト枕状溶岩
（A）尾根上から旭山層の石英含有流紋岩の塊状溶岩とハイアロクラスタイト，その下に円縁湾層の成層凝
灰角礫岩，デイサイト枕状溶岩がある．よくそろった伸張方向と分岐する枕状溶岩ローブから溶岩の流下
方向（矢印）がわかる．中央の山頂は標高１７６m．（B）上から下へ向かって伸張した枕状溶岩ローブ．破
砕した枕のコアを硬いクラストが取り囲む．露頭の高さは約２０m．（C）枕状溶岩ローブを輪切りにした断
面．露頭の高さは約１０m．（D）枕の形を残したまま中心部まで破砕が進み，一見して角礫岩のような岩相
を呈する．露頭の高さ約３m．
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第３．８図 父島西海岸，湾口北側の成層したデイサイト枕状溶岩
（A）伸張方向のそろった枕状溶岩ローブがハイアロク
ラスタイト中に点在する．崖の高さは２０m．（B）長さ
１～数mの枕が独立あるいは２～３個が連結した状態
で存在する．中央右の枕の下にハンマー．（C）膨縮し
右手に支流を派生する枕状溶岩ローブ．

第３．９図 父島，円縁湾層の枕状溶岩ローブの長さと高さ，急冷縁のガラス質部の厚さと岩質の関係
（A）SiO２成分の高い溶岩ほど大きな枕を形成する．（B）枕状溶岩の急冷縁ガラス層は枕の上側の方が下側
よりも厚くなる．



ログ実験に基づく次元解析によって確かめられている
（GreggandFink,１９９５）．また，枕が定置した時の上側
と下側の急冷縁のガラス層の厚さを比べると，上側がよ
り厚い傾向が認められる（第３．９B図）．これは枕状溶
岩が流れる際に，まだ高温・未固結の枕の上に次々と新
たな枕が重なっていくために，枕状溶岩の下面はやや除
冷されるのに対して，上面は低温の海水によって急速に
冷却固化するためと考えられる（海野・生木谷，１９９４）．
（２）野羊山の火口と飯盛山の溶岩ドーム

野羊山山頂直下西方に標高２６．５mの蛸岩と１０．７mの
無名の岩礁がある（第３．１０A図）．前者は北傾斜のデイ
サイト枕状溶岩（Mp）からなる．後者はやや西曲がり
に弧を描いて南北に伸びる尾根状のデイサイトの塊状溶
岩からなり，尾根の西側直下に広がる楕円形の磯は一部
中空になった溶岩ローブで占められている．塊状溶岩か
らなる岩礁に面した野羊山の斜面には同心円状の累帯構
造を有する高さ７０m，幅７０mほどの溶岩チューブが断

面を見せる（第３．１０B図）．チューブは丸みを帯びた三
角形状の断面を呈し，頂点の右側から右斜め上（南）へ
向けて厚い岩脈を派生している．下部１５mにはチュー
ブ下面に垂直に柱状節理が発達する．溶岩チューブの上
には直径２-４m，長さ１０mを超える枕状溶岩ローブが
鉛直に伸びており，チューブ上部の溶岩の一部が上方に
突き出して枕状溶岩ローブに連続しているように見え
る．また，その左下（北側）にはチューブから離れる方
向に伸びる枕状溶岩が並んでいる．溶岩チューブ右手
（南側）には鉛直ないし露頭面に垂直に伸びる直径２-４
mの枕状溶岩があり，その上には溶岩チューブから離れ
る方向に伸びる直径１-２mの枕状溶岩が積み重なる．
溶岩チューブの左手（北側）に張り出した磯には高さ
４０m，厚さ２０mの岩脈があり，枕状溶岩に貫入してい
る．岩脈から派生した枕状溶岩ローブは岩脈の近傍では
上に向かって枝分かれしつつ伸びるが，岩脈から１０m
ほど北に行くと次第に北東に傾き，やがて東にゆるく傾
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第３．１０図 父島，野羊山の火口と溶岩チャンネル
（A）火道を埋めた溶岩と周辺の溶岩チャンネル，岩脈の分布．枕状溶岩の流下方向を矢印で示す．写真
（国土地理院撮影）の横幅は約１．１km．（B）野羊山の西斜面に露出する同心円状の累帯構造を示す溶岩
チューブ断面．右手奥の黒い岩礁は野羊山南の溶岩チャンネル．左下手前の黒い岩礁は火道を埋めた塊状
溶岩．正面奥の山頂は標高１５０m．（C）斜め左上に向かって伸びる給源岩脈（中央右）から枕状溶岩ロー
ブが左方向へ派生する．海食崖の最高点は標高５０m．（D）野羊山の南麓に突き出た同心円状の累帯構造を
示す直径２０mの溶岩チューブ．



斜する（第３．１０C図）また，溶岩チューブの南に張り
出した尾根の下にも厚さ２５mほどの岩脈が露出する

（第３．１０A及びB図）．野羊山の南麓に突き出た標高
２７．９mの岩礁は同心円状の累帯構造を示す直径２０mの
溶岩チューブからなり，北下方に向かって伸びている
（第３．１０D図）．これらの岩脈の配置と枕状溶岩の流下
方向を地図上で見ると（第３．１０A図），標高１０．７m岩
礁の塊状溶岩から放射状に溶岩チューブ及び岩脈が伸
び，溶岩が流下しているように見える．これらの産状か
ら岩礁と隣接する磯は南北１３５m，東西５５mの楕円形を
した火道の東半分を占めるプラグと西半分を埋めるロ
ベートシートないしパホイホイ溶岩ローブと考えられる．
野羊山のデイサイト枕状溶岩に隣接してデイサイトの

溶岩ドーム（Md）がある．ドームは少なくとも南北
４６０m，東西２３０mの広がりを持ち，南北２つのドーム
が合体したような地形を示す．北側のドームの頂点は標
高７０．７mで南のドームに比べて一回り大きく，山体の

大部分は植生に覆われているが，北側が崩れて海岸沿い
に内部の断面が露出する．中心部は塊状で，西側のデイ
サイト枕状溶岩との接触部から５０m以内では溶岩が破
砕して角礫状を呈する部分がある．一方，南の飯盛山

めしもりやま

は，元は標高７９mのやや南北に伸びた碗を伏せたよう
な山容であったが，採石によって山頂部が削りとられ，
現在標高５０m以下の旧山体の下部３分の２ほどが残っ
ている．山体の西～南壁でドームの内部構造を見ること
ができる．飯盛山の南東から遠望すると，元の山頂の直
下，海岸付近を中心に放射状に配列した柱状節理が発達
する．南西側に突き出した斜面は弧状の曲面を描き，下
部ほど急傾斜になる．放射状節理がこの斜面に垂直であ
ることから，南西斜面は元のドームの外形にほぼ沿った
ものと思われる．溶岩中には北西-南東走向で北東また
は南西傾斜の断層が多数あって，柱状節理を高角あるい
は低角で切っている．溶岩は断層に沿った幅０．３-１m
が角礫状に破砕しており，破砕帯を埋めるオレンジ色～
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第３．１１図 父島東部の初寝浦～石浦のスコリア凝灰岩
（A）中央の岩脈の間の枕状溶岩の下，海食台直上に見える灰色塊状の岩体（矢印の範囲）が無人岩スコリ
ア凝灰岩．厚さ１m．（B）無人岩スコリア凝灰岩のやや発泡したスコリア．（C）スコリア凝灰岩中のレン
ズ状火山弾．（D）初寝浦の無人岩凝灰角礫岩．丸みを帯び，急冷縁を有する火山弾が粗粒火山灰～火山礫
からなる基質中に点在する．



暗赤色の基質は径数mm以下の溶岩の細片からなる．断
層角礫岩は断層に平行なシルト脈によって切られるが，
それをさらに北東-南西ないし東西走向で高角の方沸石
脈が切っている．方沸石は径１-５mmの美晶が密集し，
溶岩の割れ目に沿って，あるいは断層破砕帯を横切って
脈状に産出する．
（３）火砕岩類

無人岩や古銅輝石安山岩の枕状溶岩中に，枕の破片や
火山弾を含む火砕岩が普遍的に挟在する．また，円縁湾
層中部には主として無人岩礫や古銅輝石，ガラス片から
なる火山角礫岩-凝灰角礫岩層（Ms）が卓越し，最大
層厚３００mに達する．父島東部の初寝浦～石浦～箱浜付
近の海岸から中央山にかけて分布する火砕岩は層理に乏
しく，直径数cm～数十cmのややひしゃげた火山弾が発
泡の悪いスコリアと石質岩片中に点在しているものがあ
る（第３．１１図）．拳大よりも大きな礫の中には，丸み
を帯びた急冷縁が表面の一部に付いているものがあり，
枕状溶岩ローブの破片と思われる．
円縁湾層中部の火砕岩は父島西～南東部へ向かって細

粒化と成層構造が発達し，砂岩-シルト岩互層（Ms）
へ漸移する．この砂岩 -シルト岩互層は，父島西部の饅

まん

頭岬北の海岸からブタ海岸を経て金石浜を回り，千尋
じゅう

岩の断崖から巽崎を巡って南東部の鳥山に至る父島南半
部の海岸沿いに広く分布する．千尋岩では厚さ６０mを
超える．饅頭岬北の海岸からブタ海岸では，古銅輝石安
山岩枕状溶岩を挟在する砂岩泥岩互層が海岸の海食崖に
黄褐色の特徴的な岩肌を見せている（第３．１２図）．新
鮮な露頭では，暗緑灰色を呈する砂岩層に挟在する灰白
色のシルト層の薄層が目立ち，層理面に垂直に柱状節理
が発達する（第３．１２図）．互層をなすシルト岩層の厚
さは数cm～十数cmが多いが，砂岩層では数十cmから

厚いものでは１mを超え，細礫～粗粒砂岩の級化構造を
示す．また，斜交層理を示すことが多い．シルト岩層に
はしばしば上に堆積した粗粒砂岩あるいは細礫岩による
荷重痕やフレーム構造が見られる．砂岩中に点在して径
数十cmの枕状溶岩の破片や丸い枕が見られる．砂岩の
構成物の多くは黄褐色のパラゴナイト様物質に変質した
火山ガラス片と主に古銅輝石の結晶片で，少量の無人岩
の石質岩片を含む．ガラス片はやや発泡し，丸い気孔が
ガラス中に点在しており，沸石やめのうなどで縁取られ
ていることが多い．
デイサイト枕状溶岩に伴って，同岩質のハイアロクラ

スタイト（Mh）が兄島から父島中部にかけて広く分布
する．枕状溶岩や不規則な形をした溶岩塊が直径１～
２０cmのガラス片からなる基質中に点在する岩相や，や
や成層した凝灰角礫岩ないし凝灰岩からなり，互いに側
方で漸移する．露頭面では丸味を帯びて突出したデイサ
イト礫が玉葱状風化を示すことが多い．新鮮な断面や顕
微鏡下では，角張ったガラス片が明黄色～橙色のパラゴ
ナイト様物質に置換された細粒基質で充填されているの
が確認できる．
デイサイト礫からなる成層凝灰角礫岩（Mt）が父島

中部～南部にかけて分布する．円縁湾層上部～最上位に
発達し，デイサイト枕状溶岩流が作る地形的凹地を埋め
たり，枕状溶岩中に挟在する．巽湾西岸から巽崎にか

たつみ

けての海食崖では，旭山層の流紋岩ハイアロクラスタイ
ト及び板状溶岩の下位にデイサイト枕状溶岩にアバット
する成層凝灰角礫岩ないし亜円礫岩を見ることができ
る．礫は亜角礫～亜円礫でデイサイトの他に少量の無人
岩や古銅輝石安山岩礫を含む．数十cm～１mほどの礫
岩層と数cm単位の葉理を持つ細礫岩ないし粗粒砂岩が
互層し，斜交層理を示す．扁平な礫は覆瓦構造をなすこ
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第３．１２図 父島ブタ海岸北方（ブラックビーチ）に露出する砂岩泥岩互層
（A）暗緑灰色を呈する砂岩層に挟まれる灰白色シルト岩の薄層が目立ち，層理面に垂直に柱状節理が発達
する．中央上部にシート溶岩下部の柱状節理が見える．矢印のポイントは標高３５m．（B）斜交層理を示す
シルト層を上位の細粒礫～砂岩層が削り込み，荷重痕や火炎構造を作る．



とが多い．
化石・地質年代 本層の泥岩からは４４．５-４２．８Maの
放散虫が産出し，無人岩から分離した新鮮なガラス試
料からは４８．１±０．５MaというK-Ar年代が得られている
（Dobson,１９８６）．また，Tayloretal.（２００３）及びIshizuka
etal.（２００６）により，無人岩から４８-４６MaのAr/Ar年
代が報告されている（第２．１表）．
岩石記載 円縁湾層の岩質は無人岩，古銅輝石安山岩，
紫蘇輝石普通輝石デイサイト～流紋岩，及び無斑晶状安
山岩～デイサイトである．しばしば低温の熱水変質ない
し海底風化を受けており，岩石中の気孔や水底パホイホ
イ溶岩ローブのブリスター，また脈状に割れ目を埋めて
めのうや沸石を生じている．これまでに無人岩等からモ
ルデン沸石，輝沸石，エリオン沸石，灰十字沸石，ダッ
キャルド沸石，菱沸石，魚卵石が，また飯盛山の溶岩
ドームから方沸石の報告がある（西戸，１９８２）．枕状溶
岩や火砕岩類はしばしば変質に伴う火山ガラスのセラド
ナイト化によって緑青色を帯びていることがある（西
戸，１９８２）．
（１）無人岩

記載岩石学的には，無人岩（第３．１３図）は斜長石を
欠くガラス質の古銅輝石安山岩を指す．一般に枕の中心
部でもガラスは２０vol.％を超え，そのため割れ口はグ
リースがにじんだような特徴的なガラス光沢を示す．多
孔質で０-２０vol.％程度の発泡度であり，丸い気孔を白
い沸石やめのうなどの二次鉱物が充填していることがあ
る．３～４種類の輝石の柱状～板状結晶を多く含む．し
ばしば径１mm前後の古銅輝石斑晶を含み，大きなもの
は１cm以上にもなる．無人岩が風化浸食を受けると硬
い古銅輝石だけが残り，緑色の鶯砂となる．
斑晶または微斑晶として，よく出現する順に古銅輝

石，かんらん石，単斜エンスタタイト，普通輝石，ピ
ジョン輝石があり，斑晶または微斑晶中の包有物として
クロムスピネルを産する．稀に石基ガラス中にクロムス
ピネルの独立斑晶や微斑晶が見られることもある．石基
鉱物としてはCa単斜輝石が最も多く，稀に斜方輝石が
見られる．Ca単斜輝石は（１００）で２つの結晶片が接合
した六角針状の双晶をなし，各双晶片の中心にピジョン
輝石があり，リムに向かってWo含有量がほぼ連続的に
普通輝石まで増加する累帯構造を示す（Umino,１９８６a,
１９８６b）．このような累帯構造は過冷却度の大きな環境
下での急速な結晶成長の結果と説明されている
（Nakamura,１９７３；SchiffmanandLofgren,１９８２）．斑晶量
が数％を超える斑状無人岩は，無斑晶状の無人岩に比べ
て微斑晶及び石基輝石粒径がより小さくなる傾向が
ある．
Umino（１９８６a,１９８６b）は父島円縁湾層の無斑晶状無

人岩に４通りの微斑晶組み合わせを認め，タイプI～IV
に分類した（BN-１～４；第３．１表）．全岩化学組成の
Fe/Mg比が低い順に，クロムスピネル＋古銅輝石＋かん
らん石＋単斜エンスタタイト（タイプⅠ），クロムスピネ
ル＋古銅輝石＋かんらん石（タイプⅡ），クロムスピネル
＋古銅輝石（タイプⅢ）と微斑晶組合せが変化する．ク
ロムスピネル＋古銅輝石＋Ca単斜輝石（ピジョン輝石
～普通輝石）の微斑晶組合せを有するタイプIV無人岩
は高いCa含有量で他のタイプと区別される．一方，斑
晶組み合わせと全岩化学組成との間には系統的な関係は
認められず，斑晶にはしばしば非平衡組織が見られる．
古銅輝石斑晶は（１００）面が発達した長さ０．５-１０mm

の自形短柱状をなす．融食された他形のコアをよりMg
に富んだ自形リムやかんらん石微斑晶が取巻いているこ
ともある．外形に平行に配列したガラス包有物を含むこ

─２５─

第３．１３図 円縁湾層の無人岩の顕微鏡写真
平行ニコル（A）と直交ニコル（B）．ガラス中に点在する針状単斜輝石と古銅輝石，単斜エンスタタイト，
かんらん石微斑晶．かんらん石の一部を褐色の粘土鉱物が置換している．横２．５mm.ol：かんらん石，
br：古銅輝石，ce：単斜エンスタタイト．
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第３．１表 小笠原群島父島列島の全岩化学組成
BA-１：タイプI古銅輝石安山岩，BA-２：タイプII古銅輝石安山岩，BN-１：タイプI無斑晶状無人岩，BN-２：タイプII無斑晶状無人岩，BN-３：タイプIII無斑晶状
無人岩，BN-４：タイプIV無斑晶状無人岩，BN-P：斑状無人岩，DC：デイサイト～流紋岩，QD-１：タイプI石英含有デイサイト～流紋岩，QD-２：タイプII石英含
有流紋岩，JB：ジョンビーチ火山岩類，MK-１：カルクアルカリ安山岩，MK-２：カルクアルカリデイサイト MK-３：カルクアルカリ変ドレライト；BK：全岩化学
組成，GL：ガラス組成．Umino（１９８６a），Uminoetal.（１９９２）及び新分析（分析者：海野 進・金山恭子）による．
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ともある．斑晶中に（１００）方向の普通輝石の離溶ラメ
ラを析出していることが多い．古銅輝石斑晶はほとんど
累帯構造を欠き，リムでのみ逆累帯していることが
多い．それにもかかわらず１つの試料中でコア組成
がEn７８-９２と大きく変化することがある（海野・岩野，
１９９２）．一方，古銅輝石微斑晶は長さ０．２-１mm程度の
自形長柱状をなし，ときに骸晶状のこともある．しばし
ば斑晶のコアよりもMgに富む．
かんらん石は径２mm以下の独立自形または骸晶をな

し，古銅輝石や単斜エンスタタイトの斑晶または微斑晶
によって取巻かれていることが多い．また，融食された
他形結晶として古銅輝石，単斜エンスタタイトの斑晶・
微斑晶中に包有されることがある．しばしばガラス包有
物を含む．変質により粘土鉱物で置換されていることが
多い．
単斜エンスタタイトは（１００）面を接合面とする細か

いラメラ双晶で特徴付けられ，斑晶は長さ２-２０mmほ
どの自形～半自形板状結晶で，しばしば古銅輝石斑晶の
反応縁や石基Ca単斜輝石微晶によって取り囲まれる．
かんらん石を包有することもある．単斜エンスタタイト
微斑晶は長さ１mm以下，幅０．１mm以下の長柱状で，
しばしば（１００）面を接合面として古銅輝石の両側を単
斜エンスタタイトが挟み込む平行連晶をなす．
父島の無人岩は普通輝石斑晶を有することは少ない

が，出現するときはしばしば融食された他形結晶として
Ca単斜輝石微晶や古銅輝石に囲まれている．特にCa含
有量が高い無人岩は，微斑晶としてCa単斜輝石を有す
る．単斜輝石は自形柱状結晶を形成したり，（１００）面を
接合面として古銅輝石微斑晶を中心に挟み込んだ平行連
晶をなす．後者では石基単斜輝石と同様に，中心の古銅
輝石と接するピジョン輝石から外側の普通輝石までほぼ
連続的な組成累帯を示す．

石基ガラス中に繊維状～針状のCa単斜輝石と稀に斜
長石の集合物が球晶をなすことがある．結晶の間隙はよ
く発泡し，黄褐色に変質した火山ガラスからなる．出現
は枕状溶岩や岩脈のガラス質急冷縁の１-２cm以上内側
に限られ，中心部や最外縁部に現れることはない．特に
数mm～１cm大に発達した球晶は，限られた枕状溶岩
や岩脈にしか見られない．このことは球晶の発達がマグ
マの過冷却度のみで決まるわけではないことを示唆す
る．大きく発達した球晶の形成は，一旦ガラス化した急
冷縁が再加熱によって脱ガラス化と結晶成長が促進され
たことによる可能性がある（Lofgren,１９７１）．石基ガラ
スは新鮮なものは無色透明であるが，気孔や球晶の周
囲，割れ目にそって変質が進み，黄褐色で低い干渉色を
示すパラゴナイト様物質に変化していることが多い．特
に火砕物が示す特徴的な黄褐色は，変質ガラスによる．
（２）古銅輝石安山岩

記載岩石学的には石基に斜長石が出現し，発泡が良い
ために肉眼的には灰色～暗灰色で光沢を欠く点で無人岩
と区別される（第３．１４図）．一般に円縁湾層では全岩
化学組成 MgOが８wt.％以下である．ただし，MgOが
８wt.％以上の無人岩組成であっても厚い岩脈の中心部
では石基に斜長石が晶出していることがある．斑晶とし
て斜長石を有するものをタイプI，欠くものをタイプII
とした．タイプIの産出は小港周辺や南袋沢に限られる．
微斑晶または石基に紫蘇輝石，普通輝石，斜長石，磁

鉄鉱が見られる．斑晶として古銅輝石，紫蘇輝石，かん
らん石，単斜エンスタタイト，普通輝石，斜長石が出現
するが，これらの斑晶のほとんどを欠く古銅輝石（微斑
晶）安山岩もある．
かんらん石は古銅輝石や単斜エンスタタイトの斑晶に

包有された融食結晶として現れる．多くの場合粘土鉱物
に変質している．

─３０─

第３．１４図 円縁湾層の古銅輝石安山岩の顕微鏡写真
横１．２mm．（A）ガラス中に点在する融食された斜長石斑晶と単斜輝石に取り囲まれたかんらん石（褐色
粘土鉱物に置換されている）．au：普通輝石，（ol）：かんらん石の仮像，pl：斜長石．（B）古銅輝石（br）
の反応縁に囲まれた単斜エンスタタイト（ce）．hy：紫蘇輝石．



単斜エンスタタイト斑晶は自形長柱状をなすが，古銅
輝石～紫蘇輝石または普通輝石によって包有されること
が多い．また，古銅輝石斑晶も紫蘇輝石のリムで囲まれ
ている．
斜長石斑晶はしばしば融食され，紫蘇輝石，普通輝石

とともに結晶集合物をなすことが多い．集合物には磁鉄
鉱を伴うものと欠くものがある．また，斜長石は単純に
融解するのみで，汚濁したガラス質包有物を伴うような
非調和融解の痕跡を示さない．結晶集合物中の普通輝石
は紫蘇輝石よりも高いMg値を示すが，斑晶～微斑晶で
は常に斜方輝石が普通輝石よりもMgに富む（Umino,
１９８６a）．このことから，斜長石斑晶を含む結晶集合物は
より高温未分化で斜長石に不飽和なマグマにトラップさ
れた捕獲結晶であると考えられる．
枕状溶岩の急冷縁では石基斜長石が扁平な気孔に平行

に配列して流理構造を示す．
（３）紫蘇輝石普通輝石デイサイト（及び流紋岩）

枕状溶岩を形成するデイサイトは中心部までガラス質
であることが多い．厚い溶岩や岩脈の内部ではやや結晶
度が高く，良く発泡しいびつな細かい気孔が多く，しば
しば珪化作用に伴う変質によって石基に二次的なカルセ
ドニーやセラドナイトを生じ，緑青灰色を呈する堅硬な
岩石となっている（第３．１５図）．発泡度は数vol.％～
１０vol.％ほどで，特に枕状溶岩の外縁から２０cm以内で
は枕の輪郭に平行に扁平な気孔が配列していることが多
い．斑晶量は多くの場合５vol.％以下であるが，１０vol.
％に達することもある．斑晶として斜長石，紫蘇輝石，
普通輝石，磁鉄鉱を有し，石基は短冊状の斜長石，柱状
ないし針状の単斜輝石，粒状磁鉄鉱，茶褐色～無色の火
山ガラスからなる．紫蘇輝石斑晶をほとんど含まない
か，全く欠くこともある．
斑晶はいずれも長径１mm以下の自形独立結晶あるい

は自形～半自形の結晶が集斑状をなす．斜長石斑晶は茶
褐色ガラスの包有物を有することが多い．
火山ガラス中に斜長石や普通輝石のマイクロライトが

平行に配列した部分と結晶が少ない部分が交互に並んで
帯状構造を作ることがある．帯状構造は扁平な気孔と平
行にうねったり，褶曲したりする．
（４）無斑晶状安山岩～デイサイト

ジョンビーチ火山岩類の水底パホイホイ溶岩，ロベー
トシート溶岩や岩脈を作る．変質が著しく，珪化作用を
被っている．わずかに溶岩の急冷縁から比較的新鮮な試
料が得られる．発泡度は低く５vol.％程度．溶岩や岩脈
の急冷縁付近ではレンズ状に伸張した気孔が見られる．
斑晶に乏しく，小さな斜長石，普通輝石が見られる（第
３．１６図）．石基は斜長石，単斜輝石，やや変質したガ
ラスと少量の磁鉄鉱からなる．
斜長石斑晶は径０．１-０．２mmの自形～半自形結晶をな

す．普通輝石とともに集斑状をなすことがある．
稀に見られる普通輝石斑晶は長さ１-１．５mmの自形～

半自形の長柱状結晶である．
石基鉱物としては長さ０．０１-０．０２mmの長柱状～針状

結晶単斜輝石，長さ０．０２-０．１５mmの短冊状斜長石，径
０．０２mm以下の磁鉄鉱結晶が見られる．

３．３ 旭山層（Aq）

命名 Umino（１９８５）．
模式地 父島旭山．

あさひやま

分布 父島北部では旭山から境浦にかけての稜線から海
さかいうら

岸に至る一帯を覆い，清瀬に小規模に分布する．父島南
き よ せ

部では天之浦から
てんのうら

巽崎にかけての尾根から海岸付近まで
たつみざき

と，衝立山，赤旗山，中山峠東方尾根上，
ついたてやま

躑躅山などの
つつじやま

内陸の山稜を覆う．また，兄島北端の尖山から
とがりやま

二股岬に
ふたまたみさき
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第３．１５図 円縁湾層のデイサイトの顕微鏡写真
横１．２mm．（A）褐色ガラスと単斜輝石，斜長石（pl）からなる石基中に点在する斑晶．mt：磁鉄鉱．（B）
ガラス包有物に富む斜長石斑晶．



かけての尾根上に分布する．
層厚 ２００m以上．
層序・地質関係 下部に成層した砂岩礫岩層あるいは凝
灰角礫岩層を伴い，円縁湾層を傾斜不整合で覆う．礫岩
は円縁湾層の浸食面にアバットして凹地を埋めているこ
とが多い．上位の旭山層の分布はこの凹地に支配された
層厚分布を示すが，特に父島南部で顕著である．
岩相 石英含有デイサイト～流紋岩板状溶岩，同ハイア
ロクラスタイト及び凝灰角礫岩からなり，一部に礫岩砂
岩互層を挟む．稀にハイアロクラスタイトに伴ってガラ
ス質の枕状溶岩が見られる．旭山南峰山頂では密に累重
した枕状溶岩がその場で破砕して角礫状を呈し，ハイア
ロクラスタイトに漸移する．また，旭山北壁や屏風谷で
はハイアロクラスタイト中に厚さ１０m以下の板状溶岩
が側方に５０m以上続く様子が観察できる．一方，父島
南東部の天之浦では，ほぼ水平に成層した礫岩砂岩互層

を覆って，厚さ５-１５mの板状溶岩及びハイアロクラス
タイトの互層と厚さ８０mを超える溶岩ドームの断面が
露出する（第３．１７図）．板状溶岩の上下面は比高１-３
mの盛り上がりや垂れ下がりを見せ，周囲のハイアロク
ラスタイトからひさしのように突出する．
岩石中の気孔や水底パホイホイ溶岩ローブのブリス

ター，また割れ目を脈状に埋めてメノウや沸石を生じて
いることがある．
化石・地質年代 本層からは，信頼できる放射年代や化
石年代は報告されていない．
岩石記載 石英含有デイサイト及び流紋岩からなる．石
英含有デイサイトは父島旭山周辺に分布する旭山層に見
られる（Dobson,１９８６）．一方，父島南部に分布する旭
山層は石英含有流紋岩からなる．野外では明暗色の流理
構造を示すガラス質～隠微晶質石基中に特徴的に石英斑
晶を有する点で，円縁湾層のデイサイトと区別される．
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第３．１６図 円縁湾層ジョンビーチ火山岩類の普通輝石斜長石デイサイトの顕微鏡写真
（A）丸い輪郭を示すコアを持つ斜長石斑晶．横２．５mm．（B）短冊状斜長石，針状普通輝石，磁鉄鉱と粘
土鉱物で置換されたガラスからなる石基．横０．６mm．cp：単斜輝石，（gl）：変質ガラス．

第３．１７図 父島天之浦の旭山層（A，B）
ハイアロクラスタイト中に柱状節理の発達した厚さ５-１５mの流紋岩板状溶岩が側方に５０-１００mも続く．



ハイアロクラスタイトや枕状溶岩では径数十cm以上の
岩塊でも中心部までガラス質であることが多いが，板状
～塊状溶岩では，良く発泡し細かくいびつな気孔が多い
隠微晶質石基中に少量の短冊状斜長石を晶出し，しばし
ば珪化作用を受けて二次的なめのう球顆ないしパッチ状
のカルセドニーを生じている．デイサイト及び流紋岩は
いずれも石基にアルカリ長石がほとんど出現せず，記載
岩石学的には従来デイサイトと分類されてきたものであ
る（都城・久城，１９７５；久城ほか，１９８９）．この意味で
Umino（１９８５）は円縁湾層の石英斑晶を欠くデイサイト
～流紋岩を“デイサイト”，石英斑晶で特徴づけられる
旭山層のデイサイト及び流紋岩を“石英デイサイト”と
呼んだ．石英含有デイサイト～流紋岩は斑晶として
鉄ピジョン輝石を欠くタイプ Iと，鉄ピジョン輝石を
有するタイプIIに分けられる（Kurodaetal.,１９８８；
Umino,１９８６a；Uminoetal.,１９９２）．旭山層の大部分は
タイプIからなり，タイプIIは父島二見港北岸の大神山，
天之浦，天之鼻，コペペ浜，兄島二股岬などから産する
（Kurodaetal.,１９８８；Umino,１９８６a,Uminoetal.,１９９２）．
（１）石英含有デイサイト及び流紋岩

斑晶組合せとしてタイプIは石英，斜長石，普通輝
石，紫蘇輝石，磁鉄鉱からなり，タイプIIは石英，斜長
石，普通輝石，鉄ピジョン輝石±紫蘇輝石，磁鉄鉱を
有する．石基は斜長石，単斜輝石，磁鉄鉱，ガラス，球
晶からなる．
石英は自形結晶か，融食され角が丸みを帯びた骸晶と

して現れる（第３．１８A図）．
斜長石は自形～半自形の厚板状で顕著な反復累帯構造

を示し，ガラス包有物が多い．
普通輝石，紫蘇輝石は自形～半自形柱状結晶で斜長

石，磁鉄鉱とともに集斑状をなす．タイプIIでは紫蘇輝
石の産出は稀で，長柱状結晶が普通輝石のリムで完全に
取り囲まれ，サブオフィティックに斜長石が輝石に食い
込んでいる．また，紫蘇輝石のC軸に高角で交わる不規
則に湾曲した割れ目がある．
鉄ピジョン輝石は長柱状で単独または（１００）を接合

面として普通輝石の結晶片の間に挟まれる．紫蘇輝石と
同様にC軸に高角で交わる不規則に湾曲した割れ目を有
すること及び高い屈折率で，普通輝石と識別される．
（２）トーナライト捕獲岩

旭山南峰直下の石英含有流紋岩枕状溶岩から，トーナ
ライト捕獲岩（２２cm×１２cm×１１cm）が得られた（第
３．１８B図）．石英，斜長石，紫蘇輝石，磁鉄鉱，普通輝
石からなる．部分的に溶融して石英，斜長石，紫蘇輝
石，普通輝石が茶色ガラス（２９vol.％）中に点在する
（第３．１８C図）．ガラスとの界面では石英は丸く融食さ
れ，斜長石と紫蘇輝石，普通輝石は不規則または櫛の歯
状に入り組んだ組織を呈する．繊維状～針状斜長石から
なるスフェルライトが単独でガラス中に点在したり，斜
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第３．１８図 旭山層の石英含有流紋岩（A）とトーナライト捕
獲岩（B，C）
（A）流紋岩中の斑晶組織．融食を受けた石英
（qz），ガラス包有物に富む斜長石と清澄な斜長石
（pl），長柱状の普通輝石（au）が見られる．横
２．５mm．（B）旭山南峰直下の流紋岩枕状溶岩中か
ら得られたトーナライト捕獲岩．（C）部分溶融で
生じた褐色ガラスに面した斜長石と普通輝石が複
雑に入り組んだ輪郭を示すのに対し，石英は滑ら
かな直線あるいは丸く窪んだ輪郭を有する．横
２．５mm．



長石や石英の側面から放射状に成長している．低い色指
数（＜３％）からすればトロニエム岩であるが，含水鉱
物は見られない．部分溶融によって含水鉱物が全て分解
した可能性もある．

石英は径１-３mmの清澄な他形結晶で，平面とやや
入り組んだ曲面で囲まれた結晶外形を有する．特徴的に
１つの結晶が消光位の異なる多面体形または不規則な帯
状のドメインからなる変形組織を示す．
斜長石は径０．５-１mmで顕著な反復累帯構造を有す

る半自形の厚板状結晶で，石英との接触部では斜長石中
に石英が虫食い状に入り組んだ組織を示す．
紫蘇輝石は０．２-０．６mmの他形結晶で石英，斜長石

の粒間を埋める．磁鉄鉱やガラス包有物が多い．
磁鉄鉱は径０．０２-０．５mmの自形結晶をなす．
稀に長さ１mmに達する長柱状普通輝石が見られる．

部分溶融ガラスと接触する周縁部から分解が進んで，入
り組んだ輪郭を呈する．

３．４ 三日月山層（Ks，Kb，Ka，Kt，Kd）

命名 Umino（１９８５）の三日月山層を拡張し，兄島及び
弟島の三日月山相当層を含めた．
模式地 父島三日月山～大根崎．
分布 父島では三日月山一帯に分布し，火山岩類の最上
位を占める．また，兄島二股岬から弟島の全域に分布する．
層厚 ３００m以上．
層序・地質関係 基底部に規則的な砂岩泥岩互層があ
り，上位に向けて礫岩層が発達する．砂岩泥岩互層は父
島の大神山北西方に広く露出し，円縁湾層や旭山層にア
バットする．さらに上位の無層理凝灰角礫岩～成層礫岩
中に少なくとも３層準の砂岩泥岩互層が挟在される．こ
れらは三日月山の西側の滑落崖でよく観察される．大根
崎の海岸から三日月山山頂へ向かって順次上位の地層が
分布する．兄島北端の二股岬では旭山層の石英含有流紋
岩ハイアロクラスタイトを覆って北に傾斜する無人岩と
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第３．１９図 三日月山層の産状
（A）弟島南端に露出する三日月山層．下位に無人岩と古銅輝石安山岩礫を含む褐色成層砂岩礫岩層（破線
から下，矢印の範囲）があり，カルクアルカリ系列の安山岩及びデイサイト礫からなる成層礫岩層に覆わ
れる．（B）砂岩泥岩互層のスランプ褶曲．父島大根崎．（C）不均質な基質からなる凝灰角礫岩～火山角礫
岩．父島大根崎．



古銅輝石安山岩礫を含む砂岩礫岩層があり，弟島瀬戸を
挟んで対岸の弟島南端の成層砂岩礫岩層へ続く（第
３．１９A図）．その上位には整合的にカルクアルカリ系列
の火山岩礫からなる成層礫岩層が重なり，さらに古銅輝
石安山岩枕状溶岩（Ka）が累重する．枕状溶岩は弟島
のほぼ全域に分布し，島の中核を形成する．
岩相 成層した凝灰角礫岩，火山角礫岩，礫岩及び泥岩
砂岩互層と，主に古銅輝石安山岩枕状溶岩からなる．三
日月山層は円縁湾層の無人岩類よりも放射性鉛同位体比
が高いカルクアルカリ系列の安山岩～デイサイトの火山
角礫岩及び凝灰角礫岩を産する（Ishizukaetal.,２００６；
Tayloretal.,２００３）．また，弟島の無人岩～古銅輝石安
山岩は円縁湾層のものに比べてCaO含有量が高く，SiO２
に乏しい（第３．１表）．
父島では大根崎一帯の海岸で淡緑色砂岩泥岩互層

（Kt）と無層理～成層凝灰角礫岩（Kd）との関係を観察
できる（第３．１９B図）．砂岩泥岩層は厚さ数cm～２０
cm単位で規則的に互層し，砂岩層の下部に正級化構造，
上部に平行葉理と斜交葉理が発達することから乱泥流堆
積物と考えられる．砕屑物は結晶片（斜長石，普通輝
石，磁鉄鉱，変質したかんらん石），ガラス質～隠微晶
質の火山岩，やや変質した火山ガラスなどの破片からな
る．上位の凝灰角礫岩は砂岩泥岩互層を削り込み，境界
部には荷重痕や火炎構造が発達する．また，砂岩泥岩互
層の上部には層理面を滑り面としたスランプ褶曲が見ら
れる．凝灰角礫岩中に塑性変形した砂岩泥岩互層のブ
ロックが取り込まれていることもある．凝灰角礫岩は安
山岩やデイサイトの亜角礫～亜円礫が粗粒砂～細粒礫基
質中に点在する．層理に乏しく均質で主にガラス質～隠
微晶質石基を有する紫蘇輝石普通輝石安山岩礫のみから
なるものと，不均質で黄褐色に変質した基質と雑多な変

質火山岩片からなるものがある．両方の岩相が混在する
ことがあり，やや不鮮明な境界にそって双方の基質が入
り交じっている（第３．１９C図）．また，しばしば粗粒砂
～細礫からなるレンズ状薄層や不規則に塑性変形したブ
ロックが礫岩中に含まれる（第３．１９D図）．大根崎海岸
の北西では，差し渡し２０mに達する古銅輝石安山岩枕
状溶岩のブロックが巨礫として取り込まれている．
Umino（１９８５）はこの凝灰角礫岩を水中土石流堆積物と
考えたが，上記の産状はこのような解釈では説明しにく
い．異なる岩相が混在する様子は岩屑なだれ堆積物の基
質に見られるパッチワーク構造を想起させる（早川，
１９９１；宇井・荒牧，１９８３など）．おそらく海底火山を構
成するハイアロクラスタイトと変質の程度が異なる凝灰
角礫岩を含む火山体が崩壊を起こし，流下した高密度の
岩屑なだれによって下位の未固結砂岩泥岩互層の堆積構
造が乱され，スランプ様の変形を生じ，砂岩泥岩互層の
一部をブロックとして流れの中に取り込んだものと考え
られる．スランプ褶曲軸面のフェルゲンツから岩屑なだ
れ堆積物の給源は西方にあったと思われるが，火山体の
噴出中心の位置は不明である．
大根崎の岩屑なだれ堆積物よりも上の層準では，成層

した凝灰質砂岩礫岩互層が主体となる．同様の岩相は，
弟島の最下部や山稜を覆って広範囲に見られる．主に変
質の程度が異なる斑状安山岩～デイサイトの亜円礫と粗
粒砂～細礫の基質からなり，礫が濃集した部分では覆瓦
状構造を示すことがある．また，古銅輝石安山岩や無人
岩の亜円礫も見られる．弟島ではカルクアルカリ岩系の
凝灰角礫岩～礫岩層と古銅輝石安山岩～無人岩の枕状溶
岩が互層する．枕状溶岩を作る無人岩（Kb）と古銅輝
石安山岩（Ka）は同じ露頭で共存することがあり，そ
の場合は全岩化学組成も変わらない（第３．１表）．古銅

─３５─

第３．２０図 弟島，三日月山層の古銅輝石安山岩枕状溶岩
（A）密に積み重なった枕状溶岩の遠景．（B）枕は径数mm～十数cmの岩片に破砕し，隙間を充填する灰
白色～淡黄色のパラゴナイト様の変質物で礫状であることが強調されているが，ほとんどの岩片は互いに
位置を変えておらず，個々の枕の形も保持している．



輝石安山岩の枕状溶岩は，しばしばその場で破砕が進
み，角礫岩状になっていることが多い（第３．２０図）．
枕は径数mm～十数cmの石質岩片に破砕し，隙間を充
填する灰白色～淡黄色のパラゴナイト様の変質物で礫状
であることが強調されているが，ほとんどの岩片は互い

に位置を変えておらず，個々の枕の形も保持している．
この産状は円縁湾層のデイサイト枕状溶岩と似ている．
弟島では主にカルクアルカリ系列の斑状安山岩の亜角礫
からなる成層礫岩と砂岩の互層が発達し，古銅輝石安山
岩礫を含む砂岩泥岩互層を挟在する．弟島北東岸の

の付け根では，級化層理と斜交層理が発達した細
礫岩～シルト岩互層中に厚さ１０cmの軽石層が挟まれる
（第３．２１図）．軽石は直径５-１５mmで白色または橙赤
色でよく発泡し，破砕した斑晶を多く含む普通輝石紫蘇
輝石流紋岩である．軽石に混じって径１-３cmの変質し
たデイサイト礫が散見される．父島列島の第三紀層中から
の軽石の報告はこれが初めてである．鉱物組合せとガラス
の化学組成から，カルクアルカリ系列の斑状安山岩～デイ
サイトと同源の軽石と思われるが，給源は不明である．
火山岩礫は主として表面の１-２mmが変色した風化

殻を有する新鮮なカルクアルカリ系列の紫蘇輝石普通輝
石安山岩及びデイサイトが多い．また，かんらん石斑晶
を有する斑状安山岩，赤色酸化や変質によって灰色～黄
褐色に変色した安山岩ないしデイサイト礫も少なくな
い．三日月山の北斜面の礫岩からは，ごく稀に角閃石含
有石英デイサイトや破砕した細粒の変ドレライトないし
角閃岩礫が見出されている（第３．２２図；Umino,１９８５；
黒田ほか，２００１）．
化石・地質年代 砂岩泥岩互層からは４８．５-３９．５Maの
放散虫（Dobson,１９８６）が，また，浮遊性有孔虫化石帯
P１１（４５．９-４３．６Ma）に対比される浮遊性有孔虫化石
（向山・西，１９９２）が産出する．これと調和的なAr/Ar
年代として，斑状紫蘇輝石普通輝石安山岩から約４５Ma
が得られている（第２．１表；Ishizukaetal.,２００６；Taylor
etal.,２００３）．
岩石記載 斑状紫蘇輝石普通輝石安山岩及びデイサイ
ト，古銅輝石安山岩，また少量の無人岩が見られる．稀
に角閃石含有石英デイサイトや角閃石普通輝石閃緑岩が
凝灰角礫岩中の礫として産する．
（１）斑状紫蘇輝石普通輝石安山岩及びデイサイト

暗灰色から灰色でほとんど発泡しておらず，１-８
mm大の普通輝石と斜長石が目立つ緻密な岩石である．
斑晶に富み（１０-２５vol.％），安山岩，デイサイトともに
斑晶として斜長石，普通輝石，紫蘇輝石，磁鉄鉱があ
り，安山岩にはかんらん石が出現することがある（第
３．２２A図）．石基は斜長石，普通輝石，紫蘇輝石，磁鉄
鉱及び少量のガラスとメソスタシスからなる．
斜長石斑晶は半自形あるいは融食形を示し，ガラス包

有物を多く含む．
普通輝石斑晶は半自形～他形で長さ５mm以下の柱状

結晶を作り，ガラス包有物や斜長石，普通輝石，紫蘇輝
石，磁鉄鉱をポイキリティックに包有する．
紫蘇輝石斑晶は半自形～他形の柱状結晶で，細粒の斜

長石，磁鉄鉱，ガラス包有物を含む．均質なコアをMg

さきぼうとう

崎望東
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第３．２１図 弟島北東岸の東望崎の乱泥流堆積物（A）
（B）軽石を含む乱泥流堆積物．正級化構造と斜交
層理が発達した細礫岩～シルト岩互層中に厚さ
１０cmの軽石層が挟まれる．（C）良く発泡し，破
砕した斑晶を多く含む普通輝石紫蘇輝石流紋岩軽
石が砂岩中に点在する．



値の高い自形リムが取り巻くことがある．
かんらん石斑晶は粒状の普通輝石に囲まれた他形結晶

として安山岩中に出現する．ピコタイトの包有物を持つ
こともある．
磁鉄鉱斑晶はしばしば融食された独立結晶を形成する

か，普通輝石，紫蘇輝石斑晶に包有される．
斜長石，普通輝石，紫蘇輝石はしばしばするどい角を

もった破片状の結晶として出現することがある（第
３．２２B図）．また，斜長石，普通輝石，紫蘇輝石，かん
らん石，磁鉄鉱が結晶集合物を作ることがある．集合物
中では磁鉄鉱は結晶の間隙を充填したり，不規則なブ
レッブ（蛆虫状の形，bleb）として普通輝石や紫蘇輝石
中に包有されている．細粒の紫蘇輝石±磁鉄鉱だけか
らなる結晶集合物が見られることもある．
（２）変ドレライトまたは角閃岩

礫岩の礫として稀に見出される．礫全体が径２-１０

mmの岩片と結晶片の集合物からなる角礫状の組織を呈
する．個々の破片はするどく角張っており，隣接する岩
片同士は相互にほとんど動いていない．岩片は隙間を充
填する細粒の結晶片と自生鉱物によってセメントされて
いる．岩片は等粒状ないし短柱状緑色普通角閃石と斜長
石，少量の普通輝石と磁鉄鉱粒からなる．斜長石と稀に
普通輝石の斑晶が１-２vol.％含まれることがある．
斜長石斑晶は長さ０．４-１mmの自形ないし半自形厚板

状結晶で，極細粒の包有物で汚濁しているように見える
（第３．２２C図）．また斑晶の大部分がグラノブラス
ティック組織を示す等粒状斜長石と磁鉄鉱によって置換
されている．普通輝石斑晶は磁鉄鉱包有物を多く含む長
柱状結晶で，リムから普通角閃石に置換されている．
石基及び基質の斜長石は，長さ０．１-０．３mmでアパタ

イトとガラス包有物に富む短冊状のものと，径０．１-
０．２mmの清澄な半自形ないし他形結晶がある．前者は

─３７─

第３．２２図 三日月山層の斑状紫蘇輝石普通輝石デイサイト（A），安山岩（B）及び変ドレライト（角閃岩）（C,D）の
顕微鏡写真
（A）逆累帯した紫蘇輝石斑晶と正累帯の普通輝石斑晶．横２．５mm．（B）普通輝石紫蘇輝石デイサイトの
破片状の斜長石と普通輝石斑晶．横２．５mm．（C）普通角閃石のネオブラストに囲まれた斜長石斑晶の残
晶．火成起源の斜長石は磁鉄鉱などの包有物が多い．横１．２mm．（D）バリオリティック組織を残したま
ま単斜輝石を置き換えた普通角閃石．hy：紫蘇輝石，au：普通輝石，pl：斜長石，mt：磁鉄鉱，hb：普通
角閃石．



数個の結晶が束状または扇状の集合物を形成し，要の位
置に粒状普通輝石を伴うバリオリティック組織を形成す
る（第３．２２D図）．後者は普通角閃石と同様にグラノブ
ラスティック組織を示す．
普通角閃石は径０．０２-０．１mmで，ほとんど包有物の

ない清澄な結晶で，清澄な斜長石とともにグラノブラス
ティック組織を示す．
普通輝石は長さ０．０５-０．１mmで，磁鉄鉱やスフェン

の包有物が多く，リムから緑色普通角閃石に置換されて
いるものが多い．
磁鉄鉱は径０．０１-０．１mmの自形八面体ないし骸晶を

なす．
包有物に富む斜長石及び普通輝石は，ドレライトに見

られるバリオリティック組織やサブオフィティック組織
を残していることから，マグマ起源の初生鉱物と考えら
れる．それに対して，清澄な普通角閃石と斜長石はグラ
ノブラスティック組織を示すことから，ともに初生鉱物
を置き換えて再結晶した変成鉱物と思われる．以上の組
織から，この礫はドレライトが角閃岩相の変成度のもと
で再結晶し，地下で破砕・固結した後，礫として凝灰角
礫岩に取り込まれたと考えられる．

３．５ 岩脈類（Dk，Qd）

分布・地質関係 無人岩及び無人岩系列の安山岩，デイ
サイト（Dk），石英含有デイサイト及び流紋岩（Qd）か
らなる北北西-南南東走向の平行岩脈群が，父島東部の
初寝浦から石浦にかけての海岸一帯と東島との間に分布
する（第３．２３図）．父島東部の沿岸及び初寝山へ上る
沢底や山腹では，円縁湾層の枕状溶岩や火砕岩を母岩と
するが，石浦周辺の岬や岩礁では岩脈が密集してほとん
ど母岩を欠き，シート状岩脈群をなしている（第３．２４
図）．平行岩脈群は父島北部～兄島西部にかけて西北
西-東南東へと走向を変え，兄島西部筋岩岬～人丸島～
瓢箪島～猫岩では傾斜８０°～４０°の岩脈ないしシート群
をなし，円縁湾層の枕状溶岩や火砕岩を貫く．兄島筋岩
岬では急傾斜した岩脈が傾斜のゆるい岩脈を切ってお
り，地層の傾動と岩脈貫入が交互に繰り返されたことを
示唆する（第３．２４図）．後述（第６章）するように兄
島瀬戸に沿って西北西-東南東走向の北落ち断層が推定
され，この推定断層に沿った兄島南部のブロック傾動に
伴って兄島南西部のシート及び岩脈群が形成された可能
性が考えられる．
ジョンビーチ火山岩類と同源の島弧ソレアイト安山岩

～デイサイトからなる平行岩脈群は，金石浜を挟んで飛
磯崎から南崎の付け根にかけての沿岸，及びジョンビー
チ北端～ブタ海岸の間の鬼海岸沿いに露出する．
岩相 単純岩脈が多いが，重複岩脈や複合岩脈も少なく
ない．父島宮之浜西岸では無人岩枕状溶岩中に貫入した
厚さ４００cmの岩脈の中心に，厚さ１７０cmの岩脈が貫入
した重複岩脈がある（第３．２５図）．重複岩脈の外側の
岩脈はデイサイトからなるが，内側は普通輝石古銅輝石
無人岩からなる複合岩脈でもある（渡邊・黒田，２０００）．
急冷縁の気孔は水平から１５-２０°下向きに伸張し，マグ
マの貫入方向が水平からやや斜め上向きであったことを
示唆する．同様の重複岩脈は釣浜や石浦周辺にも多い．
石浦南岸では，厚さ１７０cmの斑晶に乏しい無人岩に，

厚さ４０cm以下の斑状かんらん石単斜エンスタタイト古
銅輝石無人岩岩脈が雁行状に貫入した重複岩脈が見られ
る．外側の岩脈の一部は角礫状に破砕し，中心の岩脈と
の接触部には多数の球晶を生じている．
父島西部の野羊山や南東部の鳥山では，デイサイトの

給源岩脈が見られる．野羊山では火口に面した溶岩チャ
ンネルから分岐した岩脈がくねりながら上方へ向かって
伸びた先端から両側に直径３-４mの枕状溶岩ローブを
派生させている（第３．１０図）．また，すぐ南側の岩脈
の上端から水平に伸びる枕状溶岩ローブが派生する．同
様の産状は天之鼻でデイサイト枕状溶岩に貫入したデイ
サイト岩脈でも見ることができる．一方，鳥山では，デ
イサイトハイアロクラスタイト中に貫入したデイサイト
岩脈の上端が百合の花状に開き，ガラス質急冷縁で縁取
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第３．２３図 父島～兄島に分布する岩脈の走向傾斜
下半球等積投影．
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第３．２４図 父島東部の初寝浦から石浦にかけて分布する平行岩脈群とその産状
（A）ローソク岩．石浦と東島の間の岩礁の１つ．厚い無人岩岩脈からなる．（B）石浦南岸の平行岩脈群．
（C）兄島筋岩．主に無人岩の礫からなる火山角礫岩～凝灰角礫岩中に貫入した無人岩，安山岩，デイサイ
トの岩脈が筋をつくる．高角の岩脈が低角のシートを切って貫入する．

第３．２５図 父島宮之浜西岸の重複岩脈
無人岩枕状溶岩中に貫入した厚さ約４mのデイサイト岩脈の中心に，厚さ約１．７mの普通輝石古銅輝石無
人岩岩脈が貫入する．



られた花弁状の先端や側面からガラス質岩片が剥離して
周囲のハイアロクラスタイトに漸移する様子が観察でき
る．南西部の金石浜では，ロベートシート溶岩中に貫入
した厚さ３-５mの無斑晶状安山岩～デイサイト岩脈の
側面から突出した板状溶岩が，上下の溶岩ローブと調和
的に水平な溶岩ローブを形成している．
岩脈はシリカ分に富んだものほど厚くなる傾向がある

（第３．２６図）．無人岩の岩脈は厚さ１０cmから５mで，
数十cmほどのものが多い．これに対して石英含有デイ
サイト及び流紋岩は厚い岩脈を形成し，４０m近くに達
することがある．
岩石記載 岩脈は円縁湾層の無人岩，古銅輝石安山岩，
紫蘇輝石普通輝石デイサイト，旭山層の石英含有デイサ
イト及び流紋岩と同岩質のものが大部分を占める．弟島
では古銅輝石安山岩岩脈が少数見られる．同岩質の溶岩
と比較して，岩脈の方が一般に石基組織が粗粒で結晶度
が高く，変質が進んでいる．斑晶組み合わせ，斑晶組織
などの特徴は同岩質の円縁湾層及び旭山層の溶岩と同様
である．
無人岩質の岩脈では，急冷縁から数cm～１０cmまで

が無人岩となり，それよりも内側では石基に斜長石が晶
出して完晶質であるために，全岩化学組成に関わらず記
載岩石学的には古銅輝石安山岩となることが多い．

３．６ 南崎層（Ls）

命名 Umino（１９８５）．松丸（１９７６）の南崎石灰岩を含
む．南崎から南島及び周辺岩礁に分布する石灰岩を総称
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第３．２６図 父島列島の岩脈の厚さの頻度分布
シリカ分に富んだものほど厚くなる傾向がある．

第３．２７図 南島周辺の沈水したドリーネ
南島付近の空中写真（CKT-７８-４，国土地理院撮
影）．断層で限られた南島の直線的な東縁と島の中
軸を平行に走る断層に沿ってドリーネやウバーレ
を生じている．ドリーネの壁の一部が崩れて複数
の丸い入り江を生じている．



して南崎層と呼ぶ．
模式地 父島南崎．
分布 南崎から南島及び周辺の岩礁に分布する．海底地
形図や空中写真を見ると，これらの岩礁群は中央が凹地
となった円弧上に配列しており，沈水したドリーネやウ
バーレの稜線上の突出部が海面上に露出したものである
ことがわかる（第３．２７図；貝塚・堀，１９６８）．同様の
海底地形は，南島西方１kmから北西方３kmにまで広
がっており，水深５０m以浅の島棚を形成している（海
上保安庁水路部，１９９８）．したがって，南崎層は父島南

西端南崎を東縁とし，南島を含む４km×１km四方の北
西-南東方向に延びた海底に広く分布すると考えられる．
層厚 ６０m以上．
層序・地質関係 父島列島の第三系の中で最上位を占め
る．金石浜西方の南崎の付け根，標高２０m付近におい
て，下位の円縁湾層中のジョンビーチ火山岩類との間の
傾斜不整合が観察できる（第３．２８図）．浸食された南
東傾斜のジョンビーチ火山岩類の上部が厚さ２-４mに
わたってラテライト化しており，これを覆ってゆるやか
に南傾斜の厚さ２m以下の成層した石灰質砂岩層，さら
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第３．２８図 父島，南崎の付け根の円縁湾層と南崎層の間の傾斜不整合
右に傾斜したジョンビーチ火山岩類の水底パホイホイ溶岩とそれに貫入した岩脈の上部は浸食を受けて白
～赤橙色にラテライト化し，ゆるく左に傾斜した砂岩を挟んで石灰岩が載っている．

第３．２９図 南崎層の石灰岩中の群体珊瑚（キクメイシ科）化石の巨礫
南島鮫池の船着き場．（A）丸みを帯びた頂部を下に向けていることに注目．（B）ポリプ間の隔壁が溶けた
珊瑚化石．



にその上位に石灰岩が累重する．不整合の露頭の南標高
１０m付近には，構造的にジョンビーチ火山岩類の下位
にあたると思われるデイサイトハイアロクラスタイトが
石灰岩の巨礫の間に露出しており，石灰質砂岩はデイサ
イトも不整合で覆っている可能性が高い．さらに１０m
ほど南では石灰岩は北西-南東走向の断層を境に南側が
落ちており，不整合面は海面下に没する．
岩相・岩質 １０°以下でゆるくうねった成層構造を示す
含有孔虫石灰岩．下部層は淘汰の悪い生物遺骸片を含む
パックストーンやワッケストーンからなり，上部層はグ
レーンストーンや珊瑚等から構成される現地性礁性石灰
岩からなる（Matsumaru,１９８４）．南島南部の鮫池の船着
き場では，径２mに達する珊瑚化石の礫からなるラドス
トーンが見られる（第３．２９図）．産状から下部層は浅

礁湖～礁原などの波の静かなところで堆積したと考えら
れる．一方，上部層は細粒の基質を欠き，生物片が積み
重なった産状から縁溝や礁縁の堆積物と思われる．
化石・地質年代 下部層はHeterosteginaborneensisや
Lepidocyclina(Eulepidina)などで代表される漸新世の
大型有孔虫化石を多産する。上部層はSpiroclypeus
margaritatusなど，中新世の有孔虫化石を産出する

（Matsumaru,１９８４）．

３．７ 全岩化学組成

父島列島の主な火山岩類の全岩主要化学組成を第
３．１表（p.２６-２９）及び第３．３０及び３．３１図に示した．
全アルカリ-シリカ図では，円縁湾層の一部と旭山層の
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第３．３０図 父島列島の岩石のAFM図（アルカリ-鉄-マグネシウム変化図）
全アルカリ-シリカ図では，円縁湾層の一部と旭山層の火山岩の多くは流紋岩組成の領域にプロットされ
る（国際地質科学連合（IUGS）推奨の区分，LeMaitre,２００２）．



火山岩の多くは流紋岩組成の領域にプロットされる（第
３．３０図）．旭山層の火山岩はデイサイト組成であって
も石英斑晶を有するが，円縁湾層の流紋岩はいずれも石
英斑晶を欠く．このように全岩化学組成は層序区分を跨
いでオーバーラップするが，石英斑晶の有無は層序区分
と一致し，野外での識別も容易である．石英の晶出はマ
グマ組成の違いよりも，温度低下に伴って起きた可能性
が高い（Umino,１９８６a）．同じFe/Mg比，SiO２量に対し
て，石英含有デイサイトのうち鉄ピジョン輝石斑晶を有
するタイプIIは，これを欠くタイプIよりも鉄に富む傾
向がある（第３．３１図）．一方，円縁湾層の流紋岩は父
島宮之浜，境浦，南袋沢，円縁湾などでデイサイトに混
じて産出し，岩相や顕微鏡観察では識別は困難である．
地質図上で円縁湾層のデイサイトの分布域としたうちの
一部に，石英斑晶を欠く流紋岩が含まれる．
AFM図（第３．３０図）では父島円縁湾層の古銅輝石安

山岩，デイサイトと三日月山層のカルクアルカリ安山岩
～デイサイトは明瞭に区別される．しかしながら，弟島
に分布する三日月山層の無人岩～古銅輝石安山岩は，父
島円縁湾層の古銅輝石安山岩～デイサイトと同じトレン

ド上にプロットされ，カルクアルカリ岩類とは異なる．
これらのトレンドの会合点付近からよりFe/Mg比の低い
領域に父島の無人岩がある．斉藤ほか（１９８９）が島弧ソ
レアイト系列としたジョンビーチ火山岩類は，同じ
Fe/Mg比，SiO２量に対して高いTi，P，Fe含有量などで
無人岩系列やカルクアルカリ系列と識別される．ジョン
ビーチ火山岩類は無人岩枕状溶岩とデイサイトハイアロ
クラスタイトの上位にあって無人岩起源の乱泥流堆積物
に覆われており，円縁湾層中部に対比される（第２．２
図）．弟島には円縁湾層と同様の全岩化学組成をもった
無人岩も出現するが，その他に古銅輝石安山岩と複合溶
岩流をつくる無人岩がある．これらは円縁湾層のものよ
りもSiO２に乏しくCaに富む高Caタイプの無人岩～古銅
輝石安山岩で，Fe/Mg比の増加に伴ってFeが増加する
ソレアイト的な傾向を示す（第３．３１図）．特に，MgO
に乏しくTiO２，P２O５に富む点でジョンビーチ火山岩類と
共通するものがある．高Ca無人岩と古銅輝石安山岩は
円縁湾層のものと異なり，全岩化学組成でも両者に系統
的な差が認められない（第３．１表）．

─４３─

第３．３１図 父島列島の岩石の代表的全岩主成分化学組成
シンボルは第３．３０図と同じ．



西之島（第４．１図）は１９７３-７４年噴火以前から存在
する旧島と１９７３-７４年噴火で形成された新島からなる．
現在では海浜堆積物により連結している．このうち旧島
は西之島溶岩から，新島は１９７３-７４年噴出物からなる．
いずれも陸上噴出の火山岩である．

４．１ 研究史

西之島は１７０２年，スペイン帆船によって発見され，
ロザリオ島と命名されたが，１９世紀終わり頃から“西
之島”という名称が使われるようになった．この島の地
層が火山岩から構成されることは，１９世紀のイギリス
軍艦（１８３７年）あるいはアメリカ軍艦（１８５４年）の調
査によって報告されている．１９１１年，日本海軍の測量
船「松江」が西之島周辺の海底地形測量を行い，西之島
を北西側火口縁とするような直径約１km，中心部の水
深が１０７mの火口地形の存在が明らかになった．１９７３年

から翌１９７４年にかけての噴火が有史時代唯一の噴火記
録であり，それ以前には噴火活動は目撃されていない．
発見から１９７３年までの詳細は佐藤（１９７４b，１９７７）や
青木・小坂（１９７４）にまとめられている．なお，佐藤
（１９７７，１９８４）は１９７３年以前の火山活動の可能性がある
資料をまとめているが，明らかに西之島の噴火活動であ
ると認定できるものはない．
１９７３-７４年噴火以前の西之島（旧島）の地質について

は，小笠原返還（１９６８年）を機に東京都によって行わ
れた調査結果を報告した浅海（１９７０，１９７２）で簡単に述
べられているのみである．これらには，島の平坦な頂部
は高度１０m及び２０mの２段に分かれ，ほぼ水平な３層
の溶岩層からなり，下位から集塊質溶岩，板状節理の発
達した安山岩，流理構造を持つ多孔質安山岩からなるこ
とが記されている．ただし，これらは船上からの遠望観
察，及び，上陸に成功した生物調査員が採集した岩石試
料に基づく推論にすぎなかった（津山・浅海，１９７０）．
西之島火山では１９７３年から翌１９７４年にかけて有史以

来初めての噴火活動がおこり，海面下での噴火から始ま
りやがては新島（西之島新島）の誕生に至った．この噴
火については，船舶や海上自衛隊などの航空機，さらに
報道機関の取材航空機からの情報に加え，頻繁に行われ
た海上保安庁による監視活動で明らかになった活動経緯
や一連の観測状況が詳しくまとめられている（大島，
１９７４；佐藤，１９７４a；青木・小坂，１９７４；小坂，１９９１，
２００３，２００４）．航空測量技術を駆使した海底噴火の観測
は，西之島火山がわが国における最初の例である．本土
から遠く離れた海洋上での噴火ということもあって，海
上保安庁のほか，自前の調査船を持つ東海大学や東京水
産大学も現地に調査船を派遣し，これらを中心に上空や
海上からの観測のみでなく，１９７４年３月から７月にか
けては５回の上陸調査も行われ，噴火中から終了直後に
かけて多方面にわたる調査・観測が実施されている．
活動推移の観測結果は小坂丈予（当時，東京工業大

学）を中心に逐次報告されるとともに，噴出物が採取さ
れるとその全岩化学分析も行われた（小坂，１９７３，
１９７４a，１９７４b，１９７４c，１９７５；小坂ほか，１９７４）．噴出物
についてはその後，伊津（１９７６）が周辺海域でのドレッ
ジ試料を含めた岩石記載を行い，西之島陸上部について
は４試料の斑晶モード組成を測定している．また，百瀬
（１９７５）は１９７３-７４年噴出物中に微細な自然鉄の存在を
報告した．
この噴火を機に多くの地球物理学的な探査・観測も行
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第４章 西之島火山噴出物

（中野 俊・海野 進）

第４．１図 西之島の詳細地形図（１９９９年測量）
海上保安庁水路部作成（海域火山データベー
スより）．



われた．たとえば，久保寺ほか（１９７４），関岡（１９７４），
関岡・湯原（１９７６），江原ほか（１９７７a，１９７７b）などは
表面温度測定や放熱量見積もりを，杉浦・土出（１９７７）
及び土出（１９７８）は航空撮影によるマルチバンド画像の
スペクトル解析を行った．また，飯塚ほか（１９７５）は地
磁気や火山岩の残留磁化方位，帯磁率などの測定及び地
震観測を行った．三沢（１９７４）は西之島周辺海底の海底
地形測量と音波探査の解析結果を報告している．大川・
横山（１９７７）は重力測定結果から，地下構造と噴火機構
との関係を考察した．
噴火後の地形変化については，海上保安庁により繰り

返し航空測量が行われており，その変遷が詳しくわかっ
ている（たとえば，海上保安庁水路部・文部省総合研究
班，１９７６；海上保安庁水路部，１９８２，１９９６b）．噴火継続
中の１９７４年３月の地形については，城戸ほか（１９７５），
中村・小池（１９７５），城戸・小池（１９７５）により海岸線
地形や海底地形について報告されている．噴火後の海食
による地形変化などについては茂木ほか（１９８０）や笹原
（２００４）などが論じている．それらによると，砂礫の堆
積及び隆起による西之島（旧島）と西之島新島（新島）
の連結（１９７４年６月６日初認）後は南岸を中心にした
海食が進み陸上部の面積は減少していたが，１９８０年頃
からは北岸湾入部の埋め立てによる拡大が南岸での浸食
量を上回っていた．１９９０年頃までには北岸の湾入部が

ほぼ埋め立てられてしまい，その後は再び面積減少の傾
向が続いている．なお，１９９２年には海上保安庁により
詳細な海底地形測量が行われた（海上保安庁水路部，
１９９３）．
１９７４年以降，西之島周辺海域ではほぼ毎年，海水の

変色が確認されているが，それ以外の火山活動現象は確
認されていない（気象庁編，２００５）．

４．２ 西之島溶岩（N１）

西之島溶岩は，旧島（第４．２図）及びその北沖の岩
礁群（第４．３A図）を構成し，西之島火山の山頂火口
縁を構成する安山岩溶岩及び火砕岩であり，基本的に陸
上における火山噴出物である．旧島は南北に分かれた２
段の台地状地形からなるが，以下，北台地，南台地と仮
称する．
高度２０m前後の南台地は２枚の安山岩溶岩からなる．

下部の溶岩は南台地の北東側のみで観察され，確認でき
る層厚は５m程度，その基底面は露出しない．上部の溶
岩は塊状部の層厚１０-２０m以上で下部の溶岩との間には
クリンカーのみが挟在する．全体として２枚の溶岩の境
界はゆるく南ないし西傾斜であると考えられる．特に上
部の溶岩では板状節理の発達が著しい部分がある（第
４．４図）．空中写真では，東端の高度２５m地点よりも
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第４．２図 西之島旧島
（A）西方沖より見る．左側の平坦面が北の台地，（B）南より見る北側の台地の表面．平坦性がよく，ほと
んど砂礫層が載っていない．カツオドリなどの営巣地となっている．手前は溶岩露頭．
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第４．３図 西之島周辺の岩礁群
（A）北沖の岩礁群．右から２番目が最も大きい高さ８mの岩礁．佐藤（１９７４b）によれば，右から星島，
月光島，日光島，銀河島などの名称が付けられている．（B）南沖の岩礁．１９７３年に形成された第１火口の
溶岩が岩礁として残されている．

第４．５図 西之島溶岩を構成する火砕岩の産状（北台地）
（A）溶岩を覆うアグルチネート，（B）アグルチネートを覆う火砕サージ堆積物．厚さは約５０cm．

第４．４図 西之島溶岩を構成する溶岩の産状
（A）南台地南端に発達する板状節理．露頭の高さ約１５m．（B）南台地の溶岩中に形成された円筒状の爆
裂火口跡．直径約３m．



やや東方から南西方向及び北西方向に流下したことを示
す溶岩じわが認められ，この台地表面は上位溶岩流の原
面であると考えられる．この流下方向は溶岩の基底面の
傾斜方向と同じであり，下位溶岩との間に浸食間隙が認
められないことと矛盾しない．
北台地は海抜高度数mないし１０mの平坦面を構成す

る溶岩が主体である．東崖では，この溶岩の少なくとも
一部が火砕成溶岩であることを示す構造が見られる部分
がある．南西側の海食崖では溶岩底面での水蒸気爆発に
よって形成されたと考えられる直径約４mの円筒状の空
洞が塊状の溶岩を貫いている（第４．４B図）．この溶岩
を覆って北台地の南半に局所的にアグルチネートが分布
する（第４．５図）．溶岩の上部クリンカーを覆って層厚
約３mのアグルチネートが分布するが，連続性の悪い層
厚２０-３０cmの成層した細粒火砕物（二次堆積物）がア
グルチネートの下位に部分的に挟在する．アグルチネー
トの上位を，火砕サージと考えられる層厚５０cm程度の
成層・固結した細粒火砕物が覆うが，詳細は観察できて

いない．なお，南台地の下部の溶岩が北台地を構成する
溶岩に相当すると考えられるが，調査不十分につき現地
で直接の層序関係を確認できていない．
西之島溶岩の噴出時期は不明であるが，後期更新世あ

るいは完新世と考えられる．
西之島溶岩の岩石はいずれも斜方輝石単斜輝石安山岩

である（第４．６A及びB図）．斑晶は大きさ１．５mm以
下の斜長石，０．６mm以下の単斜輝石，１．０mm以下の斜
方輝石，０．４mm以下の不透明鉱物からなり，その多く
は自形ないし半自形を呈し，集斑状をなすことがある．
斑晶量は，斜長石が６vol.％以下，輝石は合わせて３
vol.％以下である．石基は斜長石，単斜輝石，斜方輝
石，不透明鉱物及び淡褐色ガラスからなる．なお，南台
地南東の孤立した海抜高度９mの小岩体からはかんらん
石斑晶の存在が報告されている（伊津，１９７６）．
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第４．６図 西之島火山噴出物の顕微鏡写真
西之島溶岩（A・B）はGSJR８１９２５，１９７３-７４年噴出物（C・D）はGSJR８１９２１（いずれも地質標本館登録
番号）．AとCは平行ニコル，BとDは直交ニコル．Pl：斜長石，Cpx：単斜輝石，Opx：斜方輝石．



４．３ １９７３-７４年噴出物（N２）

西之島新島の中核を占める１９７３-７４年噴出物（第
４．７図）は１９７３年から翌１９７４年にかけて噴出した溶岩
及び火砕物であり，基本的に陸上での火山噴出物であ
る．複数の噴出中心を持つが（第４．８図），噴火開始以
降の波浪浸食でその大部分が失われており，２００３年の
調査時点で残存するのは，第１及び第３火口から流出し
た溶岩，さらに第５火口の噴石丘及び溶岩の一部であ
る．なお，地質図の基図として１９９１年測量による地形
図を使用しており，２００３年調査時点では海岸線が変化
しているが，地質図はこの地形図に合わせて作成してある．
第１火口丘には少なくとも２つの火口地形が存在し

た．２００３年時点では，溶岩はその末端（北端）が波打
ち際にわずかに残されていたほか，沖合数十mに位置
する高度７mの岩礁（第４．３B図）として残存してい
るのみである．噴出火口はこれらより南方沖合に存在
した．
第３火口丘には３つの火口が存在した．溶岩流は樹枝

状に枝分かれし，２００３年時点，海岸沿いでは下位に塊
状の溶岩，上部に厚いクリンカーが載り，海食によりえ
ぐられたトンネル状の地形，天然橋（洞門）も見られ
る．全域で溶岩流表面にアアクリンカーの発達が著し
い．開裂折り目構造（creasestructure）などの溶岩流表
面の構造が保存されている（第４．９A図）．火口丘その
ものは海食ですべて失われている．
第５火口丘には２つの火口地形が存在した．北西側の

火口が先に形成されており，南東側の火口が遅れて形成
されている．このうち北西側の噴石丘は２００３年時点で
一部残存し，噴石の累重が見られる．その中心部分は尖
塔状で，直径２-３mの火道跡では円筒状の空洞の周囲
に溶岩が薄く張り付いている様子が観察できる．南西側
の火口から流出した溶岩上部には厚いアアクリンカーが
発達し，塊状部には明瞭な板状節理が発達している（第
４．９C図）．
１９７３-７４年噴出物の岩質はいずれも斜方輝石含有単斜

輝石安山岩である（第４．６C及びD図）．斑晶は大きさ
１．０mm以 下 の 斜 長 石，０．６mm以 下 の 単 斜 輝 石，
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第４．７図 西之島新島
（A）西方（旧島）より見る．左側の尖塔が第５火口の噴石丘の残骸（標高約１５m）．手前に平坦な砂礫層
が広がり，カツオドリなどの営巣地になっている．（B）新島の溶岩流の表面地形．後方は北沖の岩礁群．



０．３mm以下の斜方輝石，０．４mm以下の不透明鉱物から
なり，その多くは自形ないし半自形を呈し，集斑状をな
すことがある．斑晶量は，斜長石が４vol.％以下，輝石
は合わせて２vol.％以下である．石基は斜長石，単斜輝
石，斜方輝石，不透明鉱物及び褐色ガラスからなる．

４．４ １９７３-７４年噴火の概要

西之島近海における海底噴火は，変色海域が確認され
たことにより遅くとも１９７３年４月には始まっていたこ
とがわかっている．５月になると海面上に白色噴煙がた
ち始め，６月には岩礁が見え隠れするようになる．海底
噴火地点は南に移動し，８月には噴石の放出，９月中旬
には海面上に噴石丘の形成が確認された．そして９月末
には海面上での最初の溶岩流出が観察された．この頃，

明瞭なコックステールジェットを持つマグマ水蒸気爆発
が頻繁に目撃されている（第４．１０図）．その後も噴出
中心は移動しつつ，１０，１１月頃までは新島の成長に伴
う拡大と海食による縮小が繰り返された（第４．１１図）．
その頃までの海面下での噴出位置は当初の位置から南方
向へ（第４．８図の１から３），さらに西南西方向（第
４．８図の４から６，第１火口）へと移動した．１１月以
降は後戻りするように，それまでとは逆方向（東北東）
に噴出中心が移動した（第２火口）．１２月になると第２
火口を中心に活動が活発で陸域の拡大が続き，１２月２１
日に「西之島新島」（最高高度５２m）と命名された．そ
の後も活発な活動を続け，噴出中心はさらに北方向へ移
動し，翌２月には第３及び第４火口が，３月には第５火
口が形成され，５月には大量の溶岩流出でさらなる陸域
の拡大が確認された（第４．１１図）．６月上旬には新島と
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第４．８図 西之島１９７３-７４年噴火の火口分布図
噴火終了直後の地形図（１９７４年７月７日；青木・小坂，１９７４）に海底噴火地点（小坂，１９７４c）と火口名を
記入．



旧島の接続が認められ，噴火もほぼ休止した．ここまで
の噴火の経緯は小坂（１９９１）により第４．１表のように
まとめられている．総噴出量は海面下を含め約４，０００万
トンと見積もられている（海上保安庁水路部・文部省総
合研究班，１９７６）．

４．５ １９７３-７４年噴火後の地形変化

噴火開始以降，噴火地点の移動・噴石丘の形成・溶岩
流出などの火山活動による成長だけでなく，噴火継続中
及びその後の波浪浸食，砂礫の堆積により西之島の陸上

─５０─

第４．９図 西之島１９７３-７４年噴火による溶岩の産状
（A）開裂折り目構造（creasestructure），（B）溶岩流末端，スケールは１m．（C）板状節理．

第４．１０図 西之島のマグマ水蒸気噴火（小坂，１９９１）
（A）噴石丘が形成されており，コックステールが顕著．左後方に旧島．１９７３年９月１４日撮影．（B）尾を
引きずって噴石が落下している．高さ約２００m．１９７３年１０月９日撮影．右後方に北沖の岩礁群の一部が見える．



─５１─

第４．１表 西之島１９７３-７４年噴火の経緯
小坂（１９９１）による．



─５２─

第４．１１図 西之島新島の成長図（青木・小坂，１９７４）
１９７３年９月１４日から翌１９７４年７月７日までの地形変遷を表している．

第４．１２図 西之島新島の噴石丘の海食
（A）第１火口，（B）第２火口（中央）と第３火口（右）．いずれも後方は西之島旧島．１９７４年１０月２９日
撮影（小坂，１９９１）．



─５３─

第４．１３図 西之島の地形変化（１９７６-１９９０年）
小坂（１９９１）による．



地形は大きく変化してきている．旧島と新島の連結後は
南岸を中心にした海食が進み，陸上部の面積は減少傾向
になった．なお，旧島南部で砂礫浜が南方に向かって拡
大したり，第１火口の溶岩流の汀線の下降が観察された
ことなどから，砂礫の堆積による新島の成長のみでな
く，隆起現象も起こっていたとされる（小坂，１９７５）．
第４．１２図に噴火終了後の噴石丘の浸食の様子を示す

が，形成から１年以内にもかかわらず第１火口及び第２
火口の噴石丘は半分以上が失われている．特に噴火終了
後の３年間では海岸線及び海食崖の後退速度はそれぞれ
６０，８０m/年に達していた（茂木ほか，１９８０）．第４．１３
図に１９７６年から１９９０年までの地形の変遷を示す．また，
第４．１４図には噴火中の１９７３年から１９７８年までの，第
４．１５図には１９８１年から１９９０年までの垂直写真を示す．
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第４．１４図 西之島の地形変化（１９７３-１９７８年）
小坂（１９９１）による．旧島と新島が連結し，北側に湾が形成されたが，徐々に縮小していく．



これらから，新島の形成，旧島と新島の連結，北側の湾
入部の閉塞，北岸での海岸線の成長の様子を時間を追っ
て読み取ることができる．１９８０年頃からは北岸湾入部
の埋め立てによる拡大が浸食量を上回るようになり，
１９９０年頃までには北岸の湾入部がほぼ完全に埋め立て
られた．その後は再び面積減少の傾向が続いている（笹
原，２００４）．北東岸の海岸線はほぼ直線状に達しており，

礫浜としてはほぼ成長が停止していると考えられる．新
島の標高変化を見ると，１９７３年１２月時点では最高地点
が５２mに達していたが，波浪浸食により１９９９年には
１５mまで低くなった（大谷ほか，２００４）．
１９７３-７４年噴火以前には西之島旧島を火口縁の一部と

する直径約１km，中心部が水深１０７mの火口地形が存
在していたが（第１．４図），１９９２年の測量では火口地

─５５─

第４．１５図 西之島の地形変化（１９８１-１９９０年）
小坂（１９９１）による．北側の湾が埋め立てられ消滅．湾の閉塞により池が取り残された．



形の最深部は水深４９mとなっており，噴火前に存在し
た火口地形のかなりの部分が１９７３-７４年噴出物及びそれ
が浸食され二次移動した堆積物によって埋積されている
（海上保安庁水路部，１９９３）．

４．６ 全岩化学組成

旧島・新島を構成する岩石はいずれも斜方輝石単斜輝
石安山岩である．かんらん石やピジョン輝石を含むとい
う報告もあるが（伊津，１９７６；伊津ほか，１９８０；海上保
安庁水路部，１９９３），今回の採取試料中では確認されて
いない．なお，西之島近海の海底からは安山岩質のほか
に玄武岩質の岩石も採取されている（伊津ほか，１９８０；
Bloomeretal.,１９８９）．
第４．２表に西之島火山噴出物の全岩化学組成を，第

４．１６図に新たに分析した試料の採取地点を示す．西之
島溶岩（旧島）の全岩化学組成は既存の分析値３組を加
え，SiO２が５９．５-６０．３wt.％の狭い組成範囲を示す．
１９７３-７４年噴出物（新島）は既存の分析値６組を加え，
SiO２が５８．０-５８．５wt.％の狭い組成範囲を示す．西之島
溶岩に比べ，ややSiO２が低く，Fe２O３（全鉄），MgO，
CaO，K２Oに富むなどの有意の差が認められる．
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第４．１６図 西之島の化学分析試料の採取位置
国土地理院発行１：２５，０００地形図「西之島」を
使用．

第４．２表 西之島火山噴出物の全岩主成分化学組成
新分析値（１～３，１０～１３）は蛍光X線分析（分析者：中野 俊）．文献値は湿式分析によるが，比較の
ため，全鉄をFe２O３で表し，H２Oを除き，合計を１００％に再計算してある．新分析値の採取地点は第４．１６
図に示す．GSJ番号は地質標本館登録番号．



５．１ 地すべり堆積物（sl）

地すべり堆積物は父島北部の三日月山北西麓及び南西
麓の滑落崖下に広く分布する．また，弟島の黒浜，ネコ
海岸，鹿ノ浜，測量ヶ岳南及び藍ノ沢北の海岸に小規模
な崖錐状の堆積物がある．いずれも三日月山層の凝灰角
礫岩～砂岩礫岩の急崖の崩壊によって発生した地すべり
によるもので，構成物の多くはカルクアルカリ岩系列の
凝灰角礫岩～砂岩礫岩ブロックである（第５．１図）．少
量の古銅輝石安山岩枕状溶岩のブロックが含まれること
もある．なお，鹿ノ浜の本堆積物については地質図では
省略した．

５．２ 海浜堆積物及び谷底平野堆積物（a）

父島列島で最大の河川である父島の北袋沢～八瀬川に
沿って礫・砂・泥からなる河川堆積物が分布する．河川
堆積物は主に時雨ダムより下流域に発達し，堆積物の中
を八瀬川が蛇行する．その他の小河川，沢沿いにも小規
模な河川堆積物が見られる．
主に砂層からなる海浜堆積物は，父島二見港北岸や小

港，扇浦，兄島滝之浦などに発達する．また，小規模な
砂浜は北初寝浦，（南）初寝浦，境浦，宮之浜，コペペ
浜，ジョンビーチやジニービーチなどに見られる．主と
して礫からなる海浜堆積物は父島南東部の浜辺，金石
浜，ブタ海岸，釣浜，弟島の西海岸，東海岸，小浜など
に小規模に分布する．これらのうち，無人岩あるいは古
銅輝石安山岩溶岩やそれらの火砕岩類が分布する海岸で
は，風化した母岩から洗い出された古銅輝石粒が波浪に
よって淘汰され，“鶯砂”と呼ばれる独特の緑の砂浜を
形成する．古銅輝石粒の中には径５mmに達するものも
ある．かつては壁材などの建材として用いられた．ま
た，父島大根崎など三日月山層の露出する海岸では，斑
状安山岩～デイサイト中に含まれる斑晶鉱物が集積し，
“黒砂”と呼ばれる普通輝石，紫蘇輝石，磁鉄鉱からな
る暗色の砂浜が見られる．一方，父島南西端の南崎や南
島では石灰岩由来の砂礫や，貝殻片や有孔虫殻などが集
まった石灰質の白色海浜堆積物が発達する．波打ち際で
は石灰質砂が固結し，海側にゆるやかに傾斜したビーチ
ロックを形成する．
父島南部～南島の海岸砂丘や古土壌からはおよそ１０

万年前以降のカタマイマイ属（陸生巻貝）Mandarina化
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第５章 第 四 系

（海野 進）

第５．１図 弟島，鹿ノ浜の地すべり堆積物
カルクアルカリ系列の凝灰角礫岩～砂岩礫岩ブロックからなる．



石を産出する（Chiba,１９８９,１９９６；千葉，１９９２）．これ
らの化石の中には日本最大のカタツムリであるニュウド
ウカタマイマイMandarinatitanChibaやヒロベソカタ
マイマイM.luhuana（Sowerby）（Htype）などの絶滅
種が含まれる．南島の扇池の東に広がるドリーネ底では
地表面を覆う砂層の下数十cmに茶灰色の古土壌があり，
ヒロベソカタマイマイの化石を産する（第５．２図）．こ
れらのヒロベソカタマイマイの殻からはおよそ９００年前

という１４C年代が得られている（Chiba,１９８９）．また，南
崎北部の石灰岩中にあるドリーネ底で行われた土壌調査
によると，地表から３０cmまでがサンゴと貝殻片からな
る砂層，３０cm以深が暗赤褐色の重埴土であった（岡
本ほか，１９９５）．地表から２０cmの層準から得られた
カタマイマイM.mandarina（Sowerby）化石について
１，５００±９５yrB.P.という１４C年代が得られている（岡本ほ
か，１９９５）．
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第５．２図 南島扇池の東に広がるドリーネ底のヒロベソカタマイマイ化石



褶曲と断層
父島中央やや西よりの亀之首から二見湾中央にかけて

北北西方向の開いた向斜があり，父島東岸の石浦と東方
沖２kmの東島との間には向斜と平行に背斜が通ると考
えられる（第６．１図）．これらの褶曲はそれ
ぞれ二見湾及び兄島万作浜の東で西北西方向
に屈曲し，向斜軸は西島と魚岩の間を抜け，
背斜軸はやや西にずれて筋岩岬～瓢箪島と人
丸島の間を通る．弟島では天海山～一ノ谷～
広根山を軸としたドーム状の構造をなすが，
測量ヶ岳の南を北東 -南西に走る断層の南側
は一様に北西傾斜を示す．
父島南部では北西-南東ないし西北西-東

南東走向と北東-南西走向の断層が多い．特
に千尋岩から天之浦にかけての断崖では，最
大１１０mに達する落差を生じた断層群を観察で
きる．巽湾南岸では見かけの落差１３０mの断層
によって，石英流紋岩溶岩がデイサイトハイ
アロクラスタイトと接している．父島南西端
の南崎と南島の間は，北西-南東走向の断層
で地溝状に１５m以上落ち込んでいると考えら
れる．
父島北部から兄島滝之浦にかけては西北西 -

東南東走向の断層が卓越し，落差５０～９０mの
正断層が平行に走る．父島北岸から兄島南岸
にかけて分布する上～中部円縁湾層は南傾斜
であるから，一見して兄島のデイサイト質凝
灰角礫岩層の上位に父島の無人岩質凝灰角礫
岩が整合的に重なっているように思われる．
しかし，層序的にはデイサイトが無人岩の上
位に来ることが多いので，兄島瀬戸に沿って
西北西-東南東走向の北落ち断層が伏在して
いる可能性がある．

弟島では島を斜めに横断する北東 -南西走
向の断層によって中央部が地溝状に落ち込ん
でいる．
活断層研究会によって，父島北部の旭山と

旭山南峰の間と，父島南部時雨山北西を抜け
る北東-南西方向の推定活断層が示されてい
る（第６．１図；貝塚・今泉，１９９１）．前者は
主断層の運動を反映すると推定される小断層
が確認されている（貝塚・今泉，１９９１）．旭山
南峰北の谷で旭山層と円縁湾層の境界が落差

３０mのずれを持って北西側が落ちている．後者につい
ては時雨山西の沢において落差５mの断層が確認されて
いる（Umino,１９８５）．これらはいずれも第三系を変位さ
せているが，第四系を切る露頭は確認されていない．
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第６．１図 父島列島の断層分布と見かけの落差（断層脇の数字m），褶曲軸
の分布，地層の走向傾斜
推定活断層（a）が父島北部の屏風谷の南と南部の時雨山を通る．

第６章 地 質 構 造

（海野 進）



７．１ 地すべり

父島三日月山の西岸，弟島の測量ヶ岳南の断崖，黒
浜，ネコ海岸では後方滑落崖を伴う地すべり堆積物が分
布する（第７．１図）．地すべりはいずれも三日月山層の
凝灰角礫岩～砂岩礫岩の分布域で発生しており，地すべ
り地塊を構成する岩片は少量の古銅輝石安山岩枕状溶岩
のブロックなどを含むものの，多くはカルクアルカリ岩
系列の斑状安山岩及びデイサイト礫からなる凝灰角礫岩
～砂岩礫岩のブロックである．
三日月山では落差１００mを超す主滑落崖が発達し，凝

灰角礫岩層に挟在される砂岩シルト岩互層をすべり面と
して上盤のブロックが傾動しながら滑落したと考えられ
ている（田村，１９８０）．このブロック傾動によって離れ
小島であった儀兵岩が隆起し，地続きとなった．波蝕棚
上のサンゴの１４C年代が１，０３０±１００yrB.P.を示すこと
と，主滑落崖の開析程度から数千年前に崩落が起きたと
推定されている（田村，１９８０）．主滑落崖の形成に伴っ

て移動した地塊の体積はおよそ１億m３と見積もられる
（田村，１９８０）．主滑落崖の東側の山頂直下には１９６０年
代前半に形成された新期の滑落崖がある．新旧の崩壊の
間も持続的なスランプが進行し，地すべりブロックや滑
落崖で開口割れ目が開いたと考えられている．
三日月山の地すべりによる主要な滑落崖の形成は西側

斜面に限られているが，これは西傾斜の砂岩シルト岩互
層を滑り面として地すべり地塊が滑動したためと思われ
る．しかしながら，今後山稜部を含む大規模崩壊が発生
した場合は，主要な集落が集中する東山麓への落石・崩
落を警戒する必要があろう．

７．２ 鉱物資源

父島南西部の金石浜から金石沢にかけて硫化鉱物を伴
う熱水変質帯がある（第７．２図）．円縁湾層ジョンビー
チ火山岩類のデイサイトロベートシート溶岩からなる母
岩が東西９０m，南北１２０mにわたって粘土化し，灰色～
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第７章 応 用 地 質

（海野 進）

第７．１図 父島，三日月山の滑落崖と地すべり地塊（白矢印）
（A）南から船見山の滑落崖（黒矢印から左の崖）と地すべり地塊を望む．（B）西から三日月山（中央黒矢
印）の主滑落崖を望む．右手のピークは船見山（黒矢印）．



明黄色～赤褐色を呈する．粘土中から径１cmの黄鉄鉱
や石膏の美晶を産し，粘土の表面には硫黄の昇華物を生
じている．粘土帯と接する両側の母岩は網目状に入った
ジャスパー，めのう脈を中心に珪化変質が進み，赤～黄
褐色に変色している．海底下ごく浅所の熱水変質帯と考
えられ，キプロス型塊状硫化鉱床とよく似た産状を示す
（浦辺徹郎，２００６私信）．銅を含む硫化鉱物を欠くこと
から低温の熱水起源と思われる．

７．３ 採 石

父島洲崎の飯盛山（第３．１１図）では小笠原村営の砕
石場が１９７９年を除く１９７１年から１９９１年までの間の２０
年間にわたって稼働し，飯盛山の山頂を含む山体の上部
３分の１ほどが削り取られた．１９７７年と１９７８年の記録
が欠如しているため，正確な採掘量は不明であるが，少
なくとも２４３，７００m３（１６６，１４４トン）のデイサイト溶岩
が採掘された（小笠原村役場「小笠原の概要」等によ
る）．主な用途は道路や建築の基礎工事で，一部は遊歩
道の敷石などに用いられた．

─６１─

第７．２図 父島，金石浜の熱水変質帯（A）
（B）変質した母岩を切るジャスパー脈．（C）粘土中の黄鉄鉱塊．（D）粘土中の硫黄昇華物．
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GeologyoftheChichijimaRett District

by

SusumuUMINO＊ andShunNAKANO＊＊

(writtenin２００６)

(ABSTRACT)

TheIzu-Ogasawara(Bonin)Archasanextensionof１,５００km inlengthand４００km inwidth,consistingofthe
Shichit Ridge,Backarc-NishinoshimaTrough,Ogasawara(Bonin)TroughandRidge,andJapanTrenchfrom westto
east.TheOgasawara(Bonin)IslandGroup,comprisingMukojimaRett,ChichijimaRett andHahajimaRett from
northtosouth,liesbetweenlatitude２６°３２’N and２７°４４’N andatlongitude１４２°E ontheshallow shelfonthe
OgasawaraRidge.TheShichit RidgeisapostOligocenevolcanicridgecappedbyQuaternaryvolcanoesincluding
Nishi-noShimaandtheVolcanoIslands.TheGeologicalMap,“ChichijimaRett”,coversChichijimaIslandGroup
situatedbetweenlatitude２７°０２’Nand２７°１２’Nandbetweenlongitude１４２°０３’Nand１４２°１５’NandNishi-noShima
betweenlatitude２７°１３.５’N and２７°１６’N andbetweenlongitude１４０°５２’N and１４０°５４’N.TheChichijimaRett
(Islands)arecomprisedmainlyofTertiary(Eocene)volcanicstrata,andtheNishi-noShima(Island)isalate
Quaternaryvolcanicisland.ThegeologyofthedistrictissummarizedinFig.１.

Tertiary

TheOgasawaraIslandGroupisthetypelocalityandworld’slargestexposureofboninite,whichextensively
underliestheIzu-Ogasawara-Marianaforearcregion.Boniniteisdefinedas“plagioclase-freeglassybronziteandesite”
characterizedbyitshighMgO８-１５wt.%,SiO２５２-６０wt.%,andcompatibleelementssuchasNiandCr,andlow
high-fieldstrengthandrareearthelements.Itistheonlyterrestrialrocktypethatcarriesclinoenstatiteasa
phenocrystoramicrophenocryst.Boniniteanditsdifferentiatesarewidelydistributedfrom MukoJima,YomeJima
andChichijimaIslandstoHahajimaSeamountsouthoffHahaJima,whichformedsubmarinevolcanoesinearlyEocene
time(４８-４５Ma).VolcanicstratainChichijimaRett aredividedintotheMaruberiwan,AsahiyamaandMikazukiyama
Formationsinascendingorderonthebasisofstructuraldiscontinuitiessuchasthepresenceofmajorerosional
surfacesand bedded sandstone and conglomerate,suggestive ofaquiescentperiod aswellaspetrographical
differences.The Maruberiwan Formation isunconformably overlain by the MinamizakiFormation consisting of
OligocenetoearlyMioceneforaminiferalreeflimestone.
TheMaruberiwanFormation,widelydistributedinChichiJimaandAniJima,variesinlithologyandlithofacies

stratigraphicallyupwardfrom boninitepillowlavasthroughboninitevolcaniclasticrockstodacitepillowlavas.Bronzite
andesite pillow lavaand hyaloclastite are intercalated with boninite and dacite pillow lavas.Pillow lavaand
hyaloclastitearethemainconstituentsoftheMaruberiwanFormationaccompaniedbysheetandmassivelava,lava
dome,andpyroclasticrocks.BoninitetuffbrecciainthemiddleMaruberiwanFormationisamassivetopoorly-
stratifiedstratawithcommonvolcanicbombsembeddedinmoderatelyvesicularscoriae.Itchangeslaterallyto
stratifiedconglomerateandalternatingbedsofsandstoneandsiltstoneinthewesternandsoutherncoastsofChichi
Jima.
TheAsahiyamaFormationisdistributednorthandsouthofChichiJimaandonthenorthernendofAniJima.It

restsunconformablyonbeddedsandstoneandconglomerateontopoftheMaruberiwanFormation.TheAsahiyama
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Formationconsistsofquartz-bearingdaciteandrhyolitesheetlavaandhyaloclastitewithasubordinateamountof
sandstoneandconglomerate.Rhyolitepillowlavaisrarelyassociatedwithhyaloclastite.
TheMikazukiyamaFormation,abuttingtheAsahiyamaandMaruberiwanFormations,coversnorthofChichiJima

andAniJimaandcomprisestheentireOttoJima.Itbeginswithalternatingbedsofsandstoneandmudstoneatthe
baseandisdominatedbytuffbrecciaandaconglomerateupsection.Calc-alkalineandesiteanddaciteform tuff
breccia,beddedsandstoneandconglomerate,whilebronziteandesitepillowlavaisverycommoninOttoJima.

Dikeswarmsofboninite,bronziteandesite,daciteandrhyoliteintrudedintotheMaruberiwanFormationrun
alongtheeasternandnortherncoastsofChichiJimaandinthewesterncoastofAniJima.Thedikesdip７０°-８０°
alongthecoastofChichiJima,whiletheyshowvariabledipsfrom４０°to８０°inSujiiwaMisakiandHytanJimawest
ofAniJima.A swarm ofisland-arctholeiiticdacitedikesintrudedintothedaciteandandesitelavasinthe
southwesterncoastofChichiJima.
TheMinamizakiFormation,OligocenetoearlyMiocenereeflimestone,isdistributedinMinamiZaki,Minami

JimaandsurroundingsmallislandssouthwestofChichiJima.Thelowerpartconsistsofpoorlysortedpackstoneand
wackestone,whichyieldsOligoceneforaminiferssuchasHeterosteginaborneensisandLepidocyclina(Eulepidina).The
upperpartcomprisesgrainstoneandin-situcorralreeflimestoneincludingmiddleMioceneSpiroclypeusmargaritatus.

Quaternary

Nishi-noShimacomprisesthesummitofamorethan３０００-m tallstratifiedconicalvolcanowithabasaldiameter
of２０ to３０ km.Volcanichistoryispoorlyunderstoodbecausethevolcanicedificeislargelyhiddenbydeepwater.
TheOlderNishi-noShima(Kyt)isapartofacraterrim１km acrosswhichrestsonthesummitofasubmerged
volcano.TheYoungerNishi-noShima(Shint)isacentralconeformedinthecrater.
TheOlderNishi-noShimaandisletsnorthofNishi-noShimaexistedbefore１７０２ andconsistofNishinoshima

Lava.TheYoungerNishi-noShimaandsurroundingisletsarecomposedoferuptiveproductsbythelasteruptionin
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Fig. １　Summary of geology of the Chichijima Rett    District.- o
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１９７３-７４. All the volcanic products are subaerial andesite lava and pyroclastic rocks. The Older and Younger Nishi-no 
Shima are connected by a flat plain of sand and gravel developed after １９７３. Because the Older Nishi-no Shima is 
bounded by steep cliffs, only sand and gravel deposits older than １９７３ remain on the central western coast of the 
Older Nishi-no Shima.
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