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Abstract

　　　　　This　paper　describes　the　Lower　Cretaceous　formation　constituting　the　upper　part　ofthe

Ojika　Group，distributed　in　the　Oshika（or　Ojika）Peninsula，with　reference　to　its　sedimentary

features，paleocurrents，sedimentary　environments　and　depositional　pattems。

　　　　　　The　Lower　Cretaceous£ormation，which　occupies　the　middle　and　upper　parts　of　the

Ayukaw＆Formation　ranging丘om　the　UppermostJurassic　to　the　Lower　Cretaceousフis　divided

into　three　members，the　Kobit我watashi　Sandstone　and　Shale，the　Futawatashi　Shale＆nd　tlhe

Domeki　Sandstone　in　ascending　order。

　　　　　　The　Kobitawatashi　Sandstone　and　Shale　Member，400m　thick，consists　ofthe　following

lithologic　units　from　below　upward；Kb1シbasal　conglomerate　followed　by　thick　sandstone，

which　may　be　estuarial　or　littoral　sedimentsl　Kb2，littoral　sandstone　and　shale　in　thick－bedded

亀1temation，partly　including　Thα」α55∫πoづ465－1ike　burrowsl　Kb3，neridc　sandy　shale　including

abundant　marine　pelecypods　and　many　ammonites（β67吻58伽sp．），interbedded　with，且ne－

grained　sandstone，and　Kb4，interbedded　assemblages　of　mudstone　conglomerate，coarse－

grained　sandstone　often　cross－bedded，and　shale　accompanied　with　plant　remains．The　last　unit

may　have　been　deposited　on　a　coastal　alluvial　plain．The　paleocurrent　directions　in　this　member

＆re　nearly　to　the　north．In　harmony　with　this　fact，in　the　northem　part　ofthe　studied　area　is

predominantly　distributed　the　deeper－water　or　dista1£acies　ofthis　member，

　　　　　　The　Futawatashi　Shale　Member，620m　thick，is　lithologica11y　tripartite　as　follows。The

mainpart　ofthemember，showing　a　muddyHysch　appearance，is　composed　chieHyoflaminated

to　medium－bedded　shale，飯equently　interlaminated　and　interbedded　with　sandstone　and　coarse

siltstone，and　is　accompanied　byfピequentslump　beds。The　lower　and　upper　parts　ofthis　member

consist　of　coarser　clastic　materials，as　represented　by　thicker－bedded　sand．stone　with　cross－

bedding，thus　showing　a　shallower　marine　environment　than　does　the　main　part．

　　　　　　Sandstones　interbedded　with　shales　in　the　main　part＆re　lithologic＆1王y　of　two　p血cipal

distinctive　types．One　is　graded　fine－to　very勉e－grained　sandstonewhich　is　rich　in　mud　matrix，

with　frequent　current　sole　markings；it　is　probably　attributable　to　turbidity　current　deposition．

The　other　is　ripple　cross－1aminatedvery丘ne－grainedsandstone，whichis　not　or　little　graded．and

poor　in　mud　matrix，and　itselfcommonly　occurs　as　a　single　thin　layer　topped　with　current　ripple

marks・This　type　ofsandstone，may　have　been　deposited　by　bottom　traction　currents・Most　of

thesolemarkings　indicate　northward（axia1）currentdirection，while　thecross－laminations　and

ripple　marks　are　characterized　by　east－southeastward　current　direction．Thus，there　is　a　nearly

perpendicular　relationship　between　the　two　current　directions。The　general　paleoslope　direction
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deduced　from　slump　structures　probably　inclined　toward　the　east・The　trough－shaped　basin，

which　had　a　subsiding　axis　ofnorth－south　trend，is　presumed　for　the　deposition　ofthe　main　part

ofthe　Futawatashi　shale．

　　　The　Domeki　Sandstone　Member，at　Ieast330m　thick，consists　mostly　of　very　coarse．

grained　sandstone，commonly　cross－bedded，and　accompanied　by　conglomerate．The　lower　half

ofthe　member　shows　a　repetition　offining－upward　cycle　probably　ofnuvial　origin．The　upper

halfdominated　by　conglomeratic　sandstone　was　perhaps　origin＆ted　f士om　piedmont－type　fluvial

SedimentatiOn．

　　　丁五esuccessionoftheupperhalfofthe　Cretaceousformationha言apossibilityofdeposition

in　a　deltaic　environments　opened　northward．More　detailed　depositional　setting　is　given　as

fbllows．The　upper　halfしf　the　Futawatashi　Shale　shows　a　regressive　facies　characterized　by＆

coarsening－upward　in　grain　size，The　graded　beds　constituting　thin－bedded　shale－sandstone

altem＆tion　in　the　main　part　of　the　Futawatashi　Shale　were　probably　deposited　on　prodeltaic

she1£the　silty　shale　of　the　upper　part　on　prodelt＆ic　slope，and　the　bedded　san（istones　with

cross－bedding　of　the　uppermost　part　on　delta　front。The　lower　half　of　the　Domeki　Sandstone

confbrm＆blyoverlyingthe　Futawatashi　Shale　is　probablyre飴rred　to　on－deltaicsedimentsラwhich

is　characterized　by　fining－upward　cycles　and三ntercalations　of　carbonaceous　shales。

　　　Judging　from　the　sandstone　composition　and　the　kinds　of　pebbles，it　is　considered　that

the　m翫in　source　consisted　of免1sic　volcanic　rocks　including　welded－tu母and　granitic　rocks。

1．　まえがき

　南部北上山地には，ジュラ系と白亜系が南北方向に伸

びた3列の弧状をなして点在する．これらの地層に関す

る層位学的・古生物学的研究はこれまで数多くなされ，

最近は構造地質学的研究の成果も発表されている。一方，

堆積学的研究に関し’ては，RAYAMI（1961）による古生

物学的（化石相）観点からの堆積環境論と，TA鮎EASHI

（1964）による橋浦地域でのスランプ構造の記載のほか

は，ほとんどなされていない．とくに，堆積相や古流向

からみた堆積盆の変遷や堆積様式については論じられて

いない．

　筆者はここ数年来，南部北上山地の南端部に分布する

牡鹿層群（中部ジュラ系～最下部白亜系）について，層

位学的研究とあわせて堆積学的研究を行っており，その

成果の一部として，先に同層群上部の鮎川累層（最上部

ジュラ系～最下部白亜系）の層序・構造および時代論に

関する新知見について報告し（TAKlzAwA，1970），また最

近これに部分的修正を加えて，牡鹿層群全体の層序につ

いて報告した（滝沢ほか，1974）・これら2報告では，牡

鹿層群の堆積環境に簡単にふれ，同層群が大局的に3堆

積輪廻からなると指摘した．その中で上部の鮎川累層

は，下位から陸成層，沿岸ないし浅海成層，泥質フリッ

シュ様（Hyschlike）の海成層，そして再び陸成層の順に

累重していること，さらにそれぞれの堆積的特徴や古流

向などについて概略的にふれておいた．

　この報告では，鮎川累層の中～上部を占め，それ自身

1堆積輪廻を示す白亜紀層について，堆積相の諸特徴，

スランプ層と古流系，砂岩の性質などについて記述し，

その堆積環境や堆積様式の変遷を論ずる．とくに，沈降

の最盛期を示す泥質フリッシュ様相の堆積に重点をおい

て述べる．

　本稿を草するに当たり，野外調査をも含めて種々の御

教示を賜わり，拙稿を校閲していただいた本所の田中啓

策技官に深甚の謝意を表する．本所片田正人技官と富樫

幸雄技官には，堆積岩試料のX線回折等に際して，御助

力を得た．また，寺岡易司技官・垣見俊弘技官・、神戸信

和技官の方々からは，野外または室内研究に際して，有

益な助言を賜わった．これらの方々にも厚くお礼申し上

げる．

2．地質の概要

　南部北上山地のジュラ系と白亜系は，古生界と三畳系

にいだかれた3列（西列・中列・東列）の弧状をなして

分布する（第1図）・これらの地層は浅海～沿岸成堆積物

を主とし，西列には下部～中部ジュラ系，中列には中部

～上部ジュラ系および下部白亜系がそれぞれ卓越し，東

列には下部白亜系のみが分布する．すなわち東側ほどよ

り若い地層が優勢である．これらのジュラー白亜系の中

で，牡鹿層群は中列の南端に分布し，その分布面積・層
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　　1，Domeld　Sandstonel
　　25Futawatashi　Shale
　　3，Kobitawatashi　S我ndstone－shale3

　　4，Kiyosaki　Sandstone
5：　Intrusive　rocks

6：Yamadori　Formation
71Jurassic　formations
8；Anticlinal　axis（left）and　syncli肱1axまs

9＝Fault

　　　　　　　　　　　　　第1図　牡鹿半島南部の地質図

Fig。1　Geologic　m＆p　ofthe　southem　part　ofthe　Oshika　Peninsula。Inset　is　a　map　ofsouthem

　　　Kitakami，showing　the　out　crops　in　three　rows　of　the　Jurassic　cretaceous　deposits
　　　（strippled）ンwith　the　axes　ofdeposi婁ional　basins（lines）．

厚ともに，南部北上のジュラー白亜系堆積盆の中で最大

である．

　牡鹿層群は三畳系稲井層群を不整合に被覆し，上位に

は前期白亜紀有田世初期の安山岩質および玄武岩質火山

噴出物からなる山鳥累層が，不整合をもって重なる．山

鳥累層は厚さ1，600m余である．本層群は，下位より月の

浦累層（中部ジュラ系），荻の浜累層（おもに上部ジュラ

系），鮎川累層（最上部ジュラ系～最下部白亜系）の3累

層からなり，全体の層厚は4，000m余である（第1表）・

　牡鹿層群全体は，明らかな海成層と，植物化石を多産

し陸成層の可能性の濃厚な地層との交互層からなり，大

まかに3堆積輪廻を示している．本層群の累層区分にあ

たっては，この堆積輪廻に重点を置いた区分が理想的で

はあるが，地層名の混乱使用を少なくするために，なる

べく従来の層序区分に従った．その結果，累層間の境界

と堆積輪廻間の境界は一致せず，若干ずれている．例え

ば，ジュラ系と白亜系との境界は，ほぼ第2・第3堆積

輪廻の境界と一致するが，それは鮎川累層の中にあって

累層の境界とは合致しない．

　月の浦累層は，下位の三畳系を不整合に被覆する基底

礫岩に始まり，砂岩を経て，厚い黒色頁岩に至る海進性

堆積物からなる．本累層は，下部の粗粒砕屑岩からなる

部分と，上部の頁岩部との2部層に分けられ，全体の厚

さは650mである．

　荻の浜累層は，下位層とは整合で，4部層からなる．

下位より，海成の中層理砂岩頁岩互層，大部分が陸成層

（主に河川成）の極厚層理砂岩頁岩互層，P爾5ρh初伽3

を産出する海成黒色頁岩，そして“フリッシュ様”の海

成中層理頁岩砂岩互層の順に重なり，厚さ約1，500mで

ある．

　鮎川累層は，牡鹿層群の上部を占め，下部と上部は粗

粒砂岩に富み，中部は海成黒色頁岩に代表され，4部層
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　こびたわたし
からなる．すなわち，下位より，清崎砂岩（Ky），小長渡
　　　　　　　ふたわたし
砂岩頁岩（Kb），長渡頁岩（Ft）およびドウメキ砂岩（Dm）

の4部層であり，全層厚は約2，000mである．下位層と

は，岩相の急変と，局所的な斜交関係も存在する鮮明な

境界をもって接する．この鮮明な境界は同時侵食構造に

由来する可能性があり，両者の間に小規模な堆積間隙は

あったとしても，不整合ではないであろう．鮎川累層

は，牡鹿層群全体の分布範囲の中で，南東部を占め，東
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Table1

　　　　　第1表　牡鹿半島のジュラ系・白亜系層序表

Stratigraphic＆l　sequence　oftheJurassic　and　Cretaceous　strata　in　the　Oshika　Peninsula．

α・凧F－ti・ni Member

山
り

9
0
d
鰻

δ

Yamadori　Formation（Volcaniclastics　and　lava）

自

o
。ご

お

目

3
国

d
シ
而

讃
o
＞・

＜

Domeki　Sandstone　M．（Dm）

Futawatashi　Shale　M。（Ft）

　　　Upper　part

　　　Main　part

　　　Lower　part

Kobitawatashi　Sandstone　and　Shale　M．（Kb）

Kiyosaki　Sandstone　M．（Ky）

Oginohama　Formation（Four　members）

Tsukinoura　Formation（Two　members）

Thickness

1，600

330

620

400

640

1，500

650

Age

の
づ

o
o
o
お

b
δ
お
シ
o
■

9
6一
の
の
而
狛
づ

h

Hlauterivian

？

Valanginian

？
Berriasian

Tithonian
Kimmeridgian
Ox長）rdian

Callovian
Bajocian

部地域と西部地域との2列に分布する．東部地域は，新

山浜・鬼形峠・鮎川浜をへて，網地島南東部まで，鮎川

浜を中心として，南北に広がる主分布域である．西部地

域は，石巻湾上に弧立した田代島地域である（第1図参
照）。

　清崎砂岩部層（Ky）は粗粒のいわゆるアルコース砂岩

とシルト質頁岩を主とし，珪長質凝灰岩をはさむ．層厚

は640mで，岩相から5っの細部層（unit　Ky　I～Ky5）に

分けられる．そのうち3細部層は砂岩優勢で，頁岩と極

厚層理互層を形成している．この互層内での砂岩部の

厚さは，数～15mで，大部分粗粒ないし極粗粒砂からな

り，しばしば斜交層理が発達する．砂岩層の下底は下位

の頁岩とシャープに鏡され，砂岩層下部は細礫質で頁岩

の再食礫を含み，上部で砂粒の粒度を減じ，上位の頁岩

に漸移することが多い．このような上方に細粒化する砕

屑岩小サイクルは，後述する小長渡砂岩頁岩，および典

型的にはドウメキ砂岩部層にもみられ，河川成の堆積物

もしくは，河川の影響を強く反映するであろう河口成の

堆積物の可能性がある．また頁岩を主とする他の2つの

細部層は，炭質頁岩を挟有し，部分的には粘土質頁岩

で，植物化石を多産する．

　本部層から；は，海生動物化石を全く産出せず，大部分

陸成層と推察される。ちなみに，本部層の頁岩は，一般

に灰色ないし青灰色であり，牡鹿層群中の明らかな海成

頁岩が，一般に黒色で黄鉄鉱微粒を含有するのと異な

る．

　小長渡頁岩砂岩部層（Kb）は，基底礫岩に始まり，砂岩

・頁岩・極厚層理砂岩頁岩互層からなる．層厚は網地島で

約400mである．頁岩からは，浅海生軟体動物化石を多産

するが，網地島と田代島の本部層上半部は陸成層の可能

性が強い．本部層と下位の清崎砂岩部層との関係は，岩

相の急変（南部で著しい）から，小規模で南部に限られ

た不整合の可能性がある．すなわち，鮎川浜西端では，

下位層最上部の頁岩を，本部層基底の大礫礫岩層（頁岩

偽礫をほとんど含まない）が，若干の凹凸面をもって被

覆する．この礫岩は，上方に瀕海成（後述）と考えられ

る砂岩および頁岩に引き続くので，海進の始まりの段階

での基底礫岩とみられ，その下底は不整合とみなされ

る．同様な礫岩の様相は網地島北岸でも観察されるが，

ここでは，礫岩の下位には，深さ最小限数m以上，幅100

m以上の谷状構造がみられる．この谷状構造の側壁は，

200以上の傾斜をもち，その充填埋積物は中粒砂岩（斜交

層理が発達）とシルト岩からなる（滝沢ほか，1974，第

17図参照）・この谷状構造は，海進による“溺れ谷”を示

唆するかも知れない．一方，北部の新山浜では，上記礫

岩の発達はきわめて貧弱になり，粗粒砂岩中に中礫を散

点する程度にとどまり，基底部は顕著な頁岩偽礫を含

み，懊状型斜交層理の発達する粗粒砂岩からなる．新山

浜付近での両部層の関係は，不整合というより，同時侵

食構造に近いであろう．

　長渡頁岩部層（Ft）は，頁岩の卓越する海成層で，東部

と西部で層相が著しい相違を示す．東部の網地島および

牡鹿半島では，シルト岩葉理および細粒砂岩薄層のよく

発達する頁岩優勢の泥質フリッシュ様の地層を主とし，

西部の田代島では，頁岩を主とするものの東部に比べて

頁岩はより粗く砂質であり，葉理や砂岩薄層の発達に乏

4一（270）
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南部北上牡鹿半島の白亜紀層の堆積（滝沢）

しい．スランプ層もまれである．貝化石は西部で豊富で

あるのに対し，東部ではまれである．本部層は，下部・

主部・上部の3つの単元に分けられ，上述の岩相は主部

を代表するもので，下部と上部には砂岩の発達がよい．

本部層の層厚は，東部の620mに対し，西部では約200m

と大きな差異がある．

　ドウメキ砂岩部層（Dm）は，しばしば礫質の粗粒砂岩

を主とする．頁岩は下半部によく挟在するが，上半部で

はわずかである。砂岩中にしばしぱ挟有される礫岩は，

大部分珪長質火山岩の礫からなり，その最大径は70cm

に達する．砂岩には斜交層理が全般的によく発達する．

化石は西部の最下部から三角貝とカキの化石を多産する

が，東部では植物片のみで動物化石を欠く。本部層の大

部分は，本論で述べるように，陸成層と考えられる．下

位の長渡部層とは，岩相は急変するが，不整合でない．

上位の山鳥累層とは，かなり大きな侵食・削剥を示す不

整合関係にある．このため，本部層の層厚は著しく変化

に富み，東部では，網地島ドウメキで330m以上（上限不

明），北方に徐々に減少して，駒ケ峰付近で尖滅する．西

部の田代島南岸では，厚さ600m以上である．

　鮎川累層の時代は，最上部ジュラ系（UpperTithonian

？）から，下部白亜系高知統にわたり，小長渡砂岩頁岩

部層と長渡頁岩部層は，アンモナイトにより，それぞれ

ベリァス階とヴァランジュ階に対比される（滝沢ほか，

1974）．

　鮎川累層の構造は，東部では走向NNE－SSW，傾斜71）

～90。Eの同斜構造を呈することが多いが，半島北東部で

は，新山浜付近を南北に通る向斜軸の東側で，走向NW

－SE，傾斜40～55。Wに転ずる．西部の田代島では，南

方に開いた単一の向斜構造をなし，その西翼では走向

NNE－SSW，傾斜45～80。E，東翼では走向ほぼN－S，傾

斜30～800Wを示す．田代島の向斜は北方牡鹿半島にお

ける荻の浜向斜の延長部と考えられる．

3、岩相と堆積的諸特徴

牡鹿地方の白亜紀層（鮎川累層の4部層中の上の3部

層）の岩相や堆積的特徴は，前述の各々の部層ごとにか

なり特異性があり，以下は部層ごとに記述する．

　なお，本稿で用いる成層の単位は，極厚層理（3m以

上，砂岩または頁岩の単独層の場合は無層理または塊

状），厚層理（3m～60cm），中層理（60～10cm），薄層理

（10～3cm），極薄層理（3cm以下），葉理または葉層

（1cm以下）とする．

　3．1　小長渡砂岩頁岩部顧

　本部層は粗粒砂岩と頁岩を主とし，岩相上から4つの

細部層（unit）に分けられる・以下露出の良好な網地島で

の観察を中心に，下位から順に述べる．本部層の柱状図

を第2図および第3図に示す．

　鼠鵬　　基底部および中部に礫岩を挟む粗粒砂岩の厚

層である．厚さ約20m。砂岩層の下～中部は塊状無構造

で，ときに細礫質で淘汰はよくない．上部では中粒砂岩

に富み，平板型斜交層理および平行葉理がよく発達す

る．礫岩は大礫および中礫を主とし，礫種は流紋岩～安

山岩質火山岩・花膚岩・チャートがおもである．

　礫の密集度および礫径は，南側ほど大きく，北側に小

さい．新山浜付近では礫は砂岩中に散点し，斜交層理が

下部にもよく発達する．北側に向かい頁岩をはさむよう

になる．

　監b2　砂岩と頁岩（～砂質シルト岩）の厚層理互層

からなる．網地島では厚さ1～8mの砂岩層が11枚あ

り，下位のものほど厚く，かつ粗粒で，上位ほど厚さと

粒度を減じ，挟在する頁岩の量を増す．より上部の砂岩

は中粒で，淘汰が良好である．砂岩は多くは塊状無構

造，一部に斜交層理がある．北方に向かい砂岩の厚さを

減じ中層理となり，ときに級化層理もみられる．泥質岩

は南側で淘汰不良の黒色砂質シルト岩または砂質頁岩で

黄鉄鉱微粒に富むが，北側ではより細粒の頁岩で黄鉄鉱

微粒が少ない．頁岩・砂岩ともに中部から上部にかけて

層理面に斜交する砂管状生痕化石に富む．砂岩層の一部

に小規模なチャンネル構造のみられることがある（Plate

14－1）．

　鼠鵠　　厚さ2～5mの単位で成層する黒色砂質シル

ト岩を主とし，中部および上部に淘汰良好なアレナイト

質の厚層理中～細粒砂岩が挟在する．比較的下部には，

斜交葉理およびコンボリュート葉理の発達した極細粒砂

岩薄層がかなりひんぱんに挟有される．泥質岩（砂質シ

ルト岩または頁岩，北方に細粒化）から，浅海生軟体動

物化石を多産する．それらのうち，ハ4α耀6”襯α雇舛脚ら

亙痂h6αSP・，ハ吻oρho76”40吻物」ぎ5，辺吻7≠6SP・が代表的

である．上部からはB6雇傭伽sp・もかなり豊富に産出

する．生痕化石は中部の中～細粒砂岩に，層理面上に砂

管状生痕が，上部の砂岩には層理面に垂直な砂管状生痕

がよく発達する。

　鼠睡　　粗粒砂岩と頁岩の極厚層理互層からなるが，

岩相は南側の網地島・田代島と北側牡鹿半島とで異な

る．網地島・田代島では，砂岩単層（厚さ3～10m）内

での粒度変化をみると，最下部でしばしば細礫質で頁岩

偽礫を多く含み，粗粒砂を主体としているが，上部で中

粒→細粒と移り変わり，上位の頁岩に漸移するような上

方に細粒化する規則性を示す．砂岩単層の基底は下位の
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地質調査所月報（第26巻第6号）

．
Σ
　
Φ
石
‘
ω
　
　
O
⊆
O
　
　
Φ
‘
O
↑
ω
－
ζ
O
の
　
　
　
三
の
O
↑
0
3
0
↑
三
〇
9

　1

（Kb4）

o
∈
三
の
．
⊥
’
一
（
へ
↑
の
o
o
o
⊆
」
Φ
』
↑
コ
o
の
｝
o
c
o
＝
o
Φ
の

，T7；「ρ一7一＝。

”ら・、●

湯いみ或鼠認
《

（Kb3）

一　　　一　　　一　　　一　　　一

Fqul↑

八
e
㊥
㊥

㊥
；
飼
　
e
＝
伊

　o

爾
緬
o
o
血
璽
血
蟹
　
㊥
寧

血

…i…≡≡≡≡

≡≡≡≡≡

≡≡…三≡
『　　　一　　　一　　　一　　　一

『　　　『　　　一　　　一　　　一

『　　　一　　　一　　　一　　　一

777．一7二77，

≡≡曇≡≡

≡≡≡≡≡

≡≡≡≡≡

…≡≡≡≡

≡≡≡≡≡

≡≡≡≡≡

〔Kb2》

≡呂駅二
一　　　　　一　　　　　一

▽
▽
？
四

00Th

O　Th
↑
3
8
∈
2
ヒ
o
⊆
｝
o
仁
o
導
o
Φ
の

FGul†

FGUI†

一＝田一こ一

　一　　　　一　　　　一

　　鼓レニ㌘

　↑

（Kbl） 八
　
λ
w
《
▽

Fossils

簿薦鯉

髄勲融屯癬
o　o　qあ三占8ゐ6

．
Σ
Φ
⊆
o
↑
の
U
⊆
。
の
三
。
ω
。
≧
ど

（Kyl

ヂ■’甜畠←：｛一

“，碧鞘■’

二一二一＝一二許

一＝一ご一＝一
□≒二r＝一rこ
＿一＿一＿一こ一

LitholOgy　　Sedlmen†qry
　　　　　　　　strUC杣res

Fig．3

Fqul↑

FGul†

FGUI†

　　　m　　50

　　40

　　50

　　20

　　10

　　0

纈》　　　　　　　Remo「kqbie　　bio†u「b（】†10n

蟹　　　Rorizon†qlburrows

　　　　　　　Ver†iOGI　burrows
ク　　　（Th＝肋σ1σ551ρ。1σθ5－iike）

　《　　　　　　　　　 Pelecypods

　嘩）　　　　　　Ammonoids

　⑳　　　　　　　　Echinoids

　～　　　　　　　　Bio†i†e－flqkes　being　very　qbund（1n†

　（】）　　　　　　　　　Cqlc（】leoUs　conc「e（1書ionS

　八　　　　　　　　　Cross－bedding

てフ▽　　Lqrge一・rsmGU－scqiechGnnelstrUcture

　　　　　　　Shqle
　　　　　　　Sondy　shqle
　　　　　　　LqminG†ed　fine　sqnds†one
　　　　　　　Bedded　fine　†o　medium　sqnds†one
　　　　　　　Mqssive　mediUm　 sqnds†one
　　　　　　　Mqssive　　coq「se　†o　Very　coGrse　sqnds†one

　　　　　　　Conglome「q†e
　　　　　　　Mud　pebble　conglomerG†e

　　　　第3図　小長渡砂岩頁岩部層の部分柱状図

Detailed　section　ofthe　lower　halfofthe　Kobitawatashi　Member．

6一（272）



南部北上牡鹿半島の白亜紀層の堆積（滝沢文教）

10

　O＞、

o
仁
㊤
コ

uΦ
』30争

The　Kobi†GwotGshi

　（ReGding＝29）

し

820
…
Z
　lO

0

’『he　Domeki

　（Reqding＝74）

0．3　0．6　0．9　1亀2　　1．5　　1．8　2．l

　　　　　Thickness　　ln meterS

3．0

　　　　　第4図　白亜紀層中の斜交層理のセット厚（流向測定層に限る）

Fig．4　Histgrams　showing　frequency　distribution　of　cross－bedding　thicknesses　in　the　Kobita－

　　　watashi　Sandstone　and　Shale　Member（Kb）and　Domeki　S＆ndstone　Member（Dm）．

頁岩とシャープに接し，凹凸面（ソールマークあり）を

もつことも多い．砂岩には比較的大型の斜交層理がしば

しばみられ，そのセットの厚さは0・5～2mで最大3・5m

である（第4図）・頁岩は本地域で普通にみられる海成の

黒色頁岩と異なり，一般に黄灰色または（暗）灰色を．呈

し，厚さ0・5m以下の炭質頁岩を挟むこともある．また・

動物化石を欠くが，植物破片が散見され，田代島北端部

では珪化木片がみいだされる。

　これに対し，鮎川浜から北側の本部層ほ，砂岩は南側

に比べて半減し，頁岩が優勢である．頁岩は軟体動物化

石（前出のKb3の二枚貝のほか，アンモナイト），単体

サンゴなどを含む明らかな海成の黒色頁岩で，均質で1

～2m単位に成層している．

　以上の層序にみられる岩相の諸特徴から，各細部層の

堆積環境は次のように推定される．

　K．b1の礫岩および砂岩は，海進初期における河口に近

い瀕海の堆積物であろう・Kb2は，瀕海での砂相と泥相

の動揺をくり返し，砂相は沿岸州，泥相はその内側（陸

側）の潟または入江のような静穏な環境での堆積物であ

ろう．Kb3では海進が進み，徐々に波浪作用の及ばない

浅海泥相に移行していった・Kb4のうち，北部では浅海

それも比較的安定した環境が引き続いたが，南部と西部

では，砂質物質の供給が著しく増大し，それが沈降を上

回って堆積盆地南西縁を埋積・浅化させ，おそらく沿岸

陸性の環境になった・Kb4南部および西部の層相は，砂

岩にみられる大型の斜交層理，頁岩の再蝕礫の挟有，下

底面の流痕などや，上方に細粒化する砕屑岩サイクルの

存在，さらには挟在する頁岩が非海成とみなされ，部分

的に炭質頁岩であることを考慮すると，粗粒砂岩は沿岸

の分流流路埋積堆積物で，細粒砕屑物とともに，沿岸の

沖積堆積物（alluvia1deposits）と想定される・

　要するに，小長渡部層は瀕海～浅海成堆積物に，堆積

盆地の南西部には陸成堆積物を並存するような，全体と

して浅い，沿岸性環境に堆積したとみられる．

　3・2　長渡頁岩部層

　本部層は，上位のドウメキ部層および下位の小長渡部

層とは岩相が全く異なり，頁岩を主とし，細粒砂岩薄層

をひんぱんに挟有する泥質フリッシュ様（flysch－like）の

地層で，種々の興味ある堆積構造を有する．岩相は，詳

しくみると，級化層理の有無・砂岩の岩石組織（texture）・

堆積構造などの点で，多種多様であり，かつ垂直的変化

が著しい．ここでは，これら多様の岩相について分類・

記述し，その層序的変化を述べる．

　3．2．1岩相と堆積的特徴

　長渡頁岩部層は，おおむね，頁岩相，縞状互層相，級

化層相および砂岩相の4岩相からなるが，詳しくみると，

上記各岩相はさらに2・）数種に細分類される．泥質岩

（頁岩相全部と縞状互層相・級化層相の一部）は，一般に

黒色を呈し，スレート壁開が発達する．上記諸岩相の一
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部分をなして粗粒シルト岩の葉理または薄層がひんぱん

にみられるが，これは灰色～灰白色を呈し，スレート壁

開の発達は微弱で，その堆積的特徴は砂岩に似る．した

がって，粗粒シルト岩は砂質岩として扱う．砂質岩は暗

色で泥質基質に富むものをワッヶ質とし，淡色で泥質基

質に乏しいものをアレナイト質とした．両者の境は，こ

こでは，泥質基質15％前後とした．また基質の大部分が

炭酸塩鉱物からなる砂岩を，炭酸塩膠結砂岩とする．以

下，とくにことわらない限り，模式地の網地島長渡付近

での観察結果を中心に記述する．

　なお，本部層の層序細分は，次項で詳述するが，第5

図のように，下方から，Ft1・Ft2……Ft8の8細部層に

分けられる．

　1）　頁岩相　長渡頁岩部層のもっとも主要な岩相で，

細粒なものから，粘土質頁岩，中層理シルト質頁岩，厚

層理～無層理シルト質頁岩，極薄層理砂質頁岩，中～厚

層理砂質頁岩に分けられる．これらの頁岩相は葉理の発

達が弱いか，まったく欠いている．粘土質頁岩は極細粒

・均質で，層理や葉理の発達に乏しく，そしてスレート

壁開がよく発達し，薄片状に割れ易い．シルト質ないし

砂質頁岩における層理の発達は，主として粒度差とくに

粘土質頁岩の挟有による．中層理シルト質頁岩は，通常

塊状無構造（ときに微弱な葉理が発達）であるが，単層

の最上部に薄い粘土質頁岩を挟有して，よく成層してい

る（Plate11－3）・ときには単層の最下部が砂質で・その下

面には，Striationcast・10ngitudinalridgecastのような

微細なソールマークの発達することもある．

　厚層理～無層理シルト質頁岩は，層理の間隔があらく

（1～3m，ときに3m以上），塊状の黒色頁岩で，相当量

　（30％以下）の粗粒シルトを含有する．模式地の長渡部

層上部には，この頁岩が海食崖をなしてよく露出する．

長渡部層の主部の厚層理～無層理シルト質頁岩は，きわ

めて従属的発達であるが，そこでは弱い葉理がみられ，

多くはスランプ摺曲している．

　極薄層理砂質頁岩は，粘土質ないしシルト質の細粒の

頁岩を挟有し・て，2～3cmごとに成層する砂質頁岩で

ある．一般に厚さ2～3cmの単層の下底面は・かなり

シャープで，繊細なソールマークを有することもある．

この頁岩相はFt5に局部的に発達するに過ぎない（Plate

I1－2）．

　中～厚層理砂質頁岩はシルト質頁岩に比べて粗く，堅

固であり，雲母片が多く，やや淡い黒色を呈する．西部

の田代島によく発達する．

　2　級化麟相　級化層理の発達する砂岩と頁岩の有律

互層で，中層理砂岩頁岩互層，薄層理頁岩砂岩互層が主

なもので，中層理頁岩砂岩互層も若干みられる．

　中層理砂岩頁岩互層は砂岩部の厚さが10～数10cm，単

位組層（砂岩と上位の頁岩）の厚さが60cm以下の砂岩

優勢の互層である．本部層の下部（Ft1上半部）によく発

達し，主部にはわずかである．砂岩単層上部で葉理の発

達が良好であるがBOUMA（1962）の堆積型における，

Ta－eの全部がみられることは少なく，多くはTc（current

riPPldamination〉を欠いて，Ta・b・（d）・eの組層（sequence）

を示す。砂岩の底面は不規則なことが多いが，ときに不

規則な凹凸（ソールマーク）をもつ．砂岩部と頁岩部の

間に，凝灰岩起源とみられるチャート様の緻密な白色珪

質岩を挟むことがあり，頁岩もやや珪質である．

　薄層理頁岩砂岩互層は，砂岩部の厚さが大部分1～5

cmで，単位組層の厚さが10cm以下の頁岩優勢の級化

互層である．本岩相の級化層は，SCHEIDEGGER　and　POT－

TER（1965）の級化層理の3タイプのうち，砂岩上部で級

化のよいconvex型に属するもの，あるいは，砂岩部全体

を通じて上方に徐々に細粒化するuniform．型の級化層

理である．砂岩単層における基質量は最下部でも20～30

％あり，上方に向かい漸次増大している．砂岩の厚さが

薄い（最大頻度として2～3cm厚）にもかかわらず，砂

岩部における葉理の発達は弱く，一般に塊状無構造で，

ときに間隔の粗い平行葉理がみられるが，斜交葉理を示

すものはまれである．もっとも以上の特徴はFt6とFt5

の薄層理互層にっいてであって，Ft3にみられる薄（～

中）層理頁岩砂岩互層では，砂岩に平行葉理がよく発達

し，級化は微弱である．

　中層理頁岩砂岩互層は単位組層の厚さが10～60cmの

頁岩優勢の互層で，薄層理頁岩砂岩互層に付随して少し

見られるに過ぎない．堆積的特徴は多くは薄層理互層と

似かよっているが，一部には後述する中層理砂岩と区別

の難しいものもある．

　以上の薄（～中）層理互層における砂岩の下底面に

は，流向を示す種々のソールマークが発達しており，

furrow　flute　cast，flute　cast，groove　cast，striation　castな

どが代表的である．砂岩の厚さが1～2cmの薄層にも

furrow　Hute　castを主とするソールマークが，かなり良好

に発達しているのは，本頁岩部層における注目すべき特

徴であろう．

　3　縞状互麟相　頁岩と粗粒シルト岩または細粒砂岩

からなり，平行葉理（しばしば斜交葉理も）のよく発達

した縞状の砕屑岩で，砂質岩の卓越する砂質縞状互層

（sandstonc　interlaminated　and　very　thinly　interbedded

with　shale）と泥質岩の卓越する泥質縞状互層（shale　in－

terlaminated　andvery　thinly　interbedded　withsandstone）
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に分けられる．

　一般には級化層理はあまり顕著でないが，一部には級

化を示し，繊細なソールマークを有することもある．泥

質縞状互層には斜交葉理はあまり発達しないが，砂質縞

状互層はしばしば斜交葉理砂岩薄層を伴う．

　縞状互層はDe　RAAF　et　aL（1965）などの“sandy　streak”

および“siltystreak”によく似る．

　4　砂岩相　長渡頁岩部層の中では従属的岩相である

が，斜交葉理砂岩，中層理砂岩，斜交成層1）を伴う砂

岩，および厚層理砂岩に分けられる．これらのうち，斜

交葉理砂岩の産状は，それ自身がある一定の厚さ（少な

くも1m以上）をもって地層のある部分を占有するとい

うより，むしろ他の岩相に随伴することが多い．

　斜交葉理砂岩は砂漣式斜交葉理（ripple　cross－lamina－

t量on）が砂岩単層の全体あるいは大部分にわたり発達す

る砂岩で，単層の厚さは数cm以下，とくに1～2cm

のことが多い．粒度は細粒～極細粒または粗粒シルト

で，単層の上面に水流漣痕を有することが少なくない．

この岩相は頁岩相や縞状互層相など，他の種々の岩相中

に，厚さ1～3cmの薄層をなして，散点的に挟有され

る場合と，ある程度集中性をもって占有的に発達する場

合とがある．前者は，長渡部層の主部と上部に普遍的に

みられ，後述する古流向も加味すると注目すべき産状で

ある．以下に斜交葉理砂岩の産状にっいて述べる．

　①他の岩相に散発的に挟有される斜交葉理砂岩：おも

に厚層理～無層理シルト質頁岩，泥質縞状互層，薄（～

中）層理頁岩砂岩互層および斜交成層を示す成層砂岩な

ど，他の岩相に随伴して，斜交葉理砂岩の薄層（1～3

cm）が散発的に挟有されている場合で，多い部分さは，

その挟有間隔は10～数10cm位である。厚層理～無層理

シルト質頁岩中には一般にわずかしかはさまれない．泥

質縞状互層や薄層理頁岩砂岩互層中には，かなり良く挟

有されている場合と，ほとんど挾有されていない場合と

がある．斜交成層を伴う成層砂岩中にはさまれる斜交葉

理砂岩は，比較的厚い砂岩（10cm以上）の上位の頁岩中

に数枚以上組みをなすように発達する（Plate　lO－3）・同

様な斜交葉理砂岩の産状は，薄層理頁岩砂岩互層中には

さまれる場合についてもいえる。

　②占有的に発達する斜交葉理砂岩：上述の例のように

他の岩相に随伴するのでなく，斜交葉理砂岩が集中して

ある厚さ（1m以上）にわたり，占有的に発達する場合

である．この場合では斜交葉理砂岩が，しばしば薄い平

行葉理の発達する砂岩～粗粒シルト岩を伴って，頁岩の

1）斜交成層（cross－strati且cation）は，斜交葉理（セットの厚さ，4cm

以下）と斜交層理（セット厚・4cm以上）の両者を含む．

薄層とよく交互し，縞状の細互層を形成している（Plate

lO－2〉。その成層状態は，wavy　beddingまたはlenti－

cular　bedding（REINEGK　andWuNDERIGH，1968）によく

似る。

　以上の斜交葉理砂岩は，それ自体単独の岩相として他

のものから区別するよりは，むしろ他の岩相の一部とみ

なした方が，適切であるかも知れない．一般にフリッシ

ュ型の地層では，“斜交葉理”は単層の一部を構成する

ものに過ぎないが，ここでいう“斜交葉理砂岩”は，上

述のような特徴から，その大部分は，タービダイト層の

一部分をなすようなものとは，性格が異なる．

　中層理砂岩は単層の厚さが10～16cmで，級化層理お

よび葉理の発達に乏しい塊状無構造の砂岩である．ただ

し，単層の最上部には弱い平行葉理の発達することもあ

る．この砂岩は泥質基質に乏しく，基質は多くの場合炭

酸塩鉱物（方解石かドロマイト）に富む．一般に細粒砂

からなるが，一部に中粒砂も存在する．この砂岩は，炭

酸塩鉱物の存在のためと考えられるが，風化して薄茶～

茶褐色を帯びており，方解石細脈も発達する．興味ある

ことは，このタイプの砂岩層の大半は，スランプ層とな

っており，正常な成層状態を示すことはむしろ少ないこ

とである．なお，中層理砂岩の一部には平行葉理（とき

に斜交葉理を伴う）のよく発達する細粒砂岩がある．こ

れは一般に泥質縞状互層と交互して頁岩優勢の互層を形

成している。砂岩の厚ざは10～30cmの範囲のものが多

い。砂岩の下底面は比較的シャープであるが，平滑であ

りソールマークは少ない．砂岩単層の上面はシャープの

こともあるが，しばしぱ上位の頁岩に漸移する．この平

行葉理のよく発達する砂岩は薄（～中）層理頁岩砂岩互

層の一部とみなし得ないこともないが，両者は成因的に

異なる可能性があるので分離した．むしろ砂岩の厚さ・

基質の性質・級化の特徴などと，産出層準が近接してい

るという産状とから中層理砂岩の一部とみなされる．

　斜交成層を伴う成層砂岩は，ときどき斜交層理の発達

する成層砂岩で，数m以上の厚層をなしている．厚さ平

均0。4～0．5m，最大で2。5mの単位で成層し，砂質シルト

岩または砂質頁岩の薄層を挟有する。砂岩には平行葉理

がよく発達し，斜交層理（セット厚10～50cm）は従属

的である．比較的厚い砂岩では葉理がみられず，塊状無

構造である．級化層理は発達しない．

　厚層理砂岩は厚さI　m以上の塊状砂岩で，淘汰のよい

中粒砂（西部の長渡部層）からなる．級化層理はなく，

泥質基質に乏しい“きれいな砂岩”である．頁岩偽礫も

ほとんど含まない。まれに斜交層理がみられる。

　以上の諸岩相の堆積盆内での相対的配置関係あるいは

9一（275）



地質調査所月報（第26巻第6号）
成因については，それぞれの堆積的特徴から，次のよう

に推定される．

　頁岩相は，相対的に，深いまたは供給源に遠い位置か

ら，浅いまたは供給源に近い位置に向けて，粘土質頁

岩，中層理シルト質頁岩，厚層理～無層理シルト質頁

岩，中～厚層理砂質頁岩の順に配置していたと想定され

る．極薄層理砂質頁岩は，他の頁岩相との関係は不明で

あるが，薄層理頁岩砂岩互層に近接してみられることは

注目される．極薄層理砂質頁岩は，運搬距離の比較的短

かく，proximalで未成熟なタービダイト（immature　tur－

bid玉te）の可能性がある．粘土質頁岩は砂質物質の運搬さ

れない，すなわち流れの弱い静穏な環境で，供給源から

より遠い位置での堆積物であろう．成層したシルト質頁

岩は，泥質物質が連続的かつ盛んに堆積する時期と，断

続的かつ緩慢に堆積する時期とが交互することによって

すなわち堆積速度の変化によって形成されたであろう，

中～厚層理砂質頁岩は，浅海砂帯より沖合で，波浪作用

の影響の及ぶ限界より深い場所での堆積物であろう．

　頁岩相における大部分の泥質物質は，沖合に向かう定

常流によって運搬されたが，一部はソールマークや，微

弱な級化層理の発達することから，massHowまたは混濁

流的な作用によるものもあったと推察される，

　薄層理頁岩砂岩互層や中層理砂岩頁岩互層の級化層

は，混濁流に由来すると想定される．前者には級化層理・

ソールマークがみられ，砂岩は泥質基質に富むなど，タ

ービダイトとしての性格を持ってはいるが，多くのター

ビダイトに知られる“Bouma　sequence”（BouMA，1962）

の揃っていることはまれである．すなわち，平行葉理部

（Tb）や斜交葉理またはコンボリュート葉理部（Tc）を

欠いて，級化砂岩部（Ta）から泥岩部（Te）に直接移り

変わる型の級化層が大部分である．このようなTa→Te

型の級化層につV・て，WALKER（1967）は，厚さ3cm以

下の細粒砂岩に特有であるとし，その成因は，“Bouma

sequence”を示すh三gh　How　regimeの混濁流とは異なる

10w　How　regimeの混濁流によるか，high　How　regimeの

混濁流に起因するとしても，斜交葉理部（Tc）より末端

（distal）な位置での堆積物であろうと指摘している．い

ずれにしても，WALKERはTc部を形成する流れより，

もっとHow　regimeの低い流れによるものであるとし

ている．本層における薄層理頁岩砂岩互層の特徴は，

WALKERのTa→Te型砂岩とよく符合すると思われる

が，flutecastやfurrowflutecastなどのソールマークの

良好な発達が，そのような，きわめて低いHow　regime

で形成しうるかどうか疑問である．

　中層理砂岩頁岩互層は，級化層理が発達し，“Bouma

sequence”も部分的にみられるなど，一部は混濁流によ

るものであろう．この互層の一部は凝灰質砂岩である．

　縞状互層を特徴づける細粒砂岩または粗粒シルト岩葉

理は，掃流の作用2）の活発であったことを示すものであ

ろう．これに類似の岩相は，De　R飴F　et　aL（1965）の

streaky　beds，WALKER’（1969）のparalIel－and　cross－

Iaminated且nesiltandmudおよびirregularlylaminated

siltstone，岡田（1969）の対州層群における縞状互層（板

目状堆積を含む），REINEGK（1972）のinterbedding　and

interlamination　ofmud　and　sandなど，多数報告されて

いる．これらの例ではいずれも化石相（おもに生痕）や

随伴する岩相と堆積構造などから，波浪または潮汐作用

の影響するようなごく浅い環境（c£agitated　water毎cies〉

で，デルタ成堆積層の一部または潮間帯の堆積物とみな

されることが多い。本部層最上部の一部にみられる縞

状互層は，斜交層理を示す砂岩と隣接することや，挟有

する泥質岩も粗いことなどから，かなり浅い環境と考

えられる．しかし，本部層主部に発達する縞状互層に

は，浅い環境を示唆する化石相（とくに生痕）や堆積的

特徴が認められない．この縞状互層をなす泥質岩は，シ

ルト質ないし粘土質で，明らかな瀕海成泥質岩（たとえ

ば小長渡部層下部やドウメキ部層最下部）よりかなり細

かく，淘汰もよい．またひんぱんなスランプ構造を伴

い，fluxoturbidite相に比較される中層理砂岩など，浅海

と，それよりやや深い環境との中間的な性格を示す岩相

に隣接する．縞状互層がこのような中間的深度の環境と

みなされることは，スランプ層の流動方向や古流向のデ

ータと堆積相の側方変化，とくに東部と西部の岩相差異

によってもうらづけられる．最近における海洋地質学の

進歩は，かなり深い環境にも，掃流の作用が普遍的に存

在することを積極的に示している（例えば，岡田，1967

3RAD，　1968）。

　要するに，縞状互層は，浅い環境（agitated　water

facies）にもさることながら，堆積盆地の中間的深度（側

斜面）にも形成されたとみられる．

　斜交葉理砂岩は成因的に砂質縞状互層と密接な関連を

もつであろう．ただし，縞状互層の発達しない部分に

も，斜交葉理砂岩は発達する．例えば，Ft4からFt5

にかけては葉理の発達の弱いか欠く頁岩中に，Ft6では

薄層理頁岩砂岩互層中に散発的に挟有される．斜交葉理

2）掃流ばかりでなく，浮流も関与したであろう．例えば・縞状互層と

くに泥質縞状互層における砂質葉理には，明瞭な級化しかも上位の泥

岩部への漸移の顕著なものが，しばしば認められる．それらの葉理は

斜交葉理や平行葉理などの明確な流れ構造（current　structure）を欠

くことが多い（Plate　l5－2参照）．このような縞状互層は浮流からの

懸濁物質の沈積に起因するであろう．

10一（276）
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第5図　長渡頁岩部層の細分柱状図と古流向。スランプ構造の関係．網地島長渡海岸

Fig。5

題1，・

Sedimentological　secdon　ofthe　Futawatashi　Shale　Member（Aji－shima）．

，c　and岨show　abundant　occurrence　ofthe　fbllowing　sedimentary　structures：
a1，slump　over　folds三殉，slump　balls；鞠，pu11－apart（upPer－opened痴ark）and
psedonodule（cocoon－shaped，closed　mark）1恥，ripPle　marks三c，cross－1aminated
sandstone濯，sole　markings．



南部北上牡鹿半島の白亜紀層の堆積（滝沢文教〉

砂岩は主として，後述するように，西から東に向かう底

層流によって運搬されたものであろう，斜交成層を伴う

成層砂岩は，沿岸のそれも比較的沖合（sublittora1）側に

堆積したと考えられる．

　厚層理砂岩は，砂岩の性質や，挟在する中～厚層理砂

質頁岩より，かなり保存のよい三角貝ほかの軟体動物化

石をしばしば産することなどから，斜交成層を伴う成層

砂岩より沖合側で，おもに浅海内側の環境に堆積したと

思われる。

　以上の長渡頁岩部層における砂岩相は，斜交成層を伴

う成層砂岩および厚層理砂岩が陸棚的な浅い位置に，中

層理砂岩はその沖合（陸棚斜面上？）に形成されたとみ

られる．また斜交葉理砂岩は浅深両環境に形成されたと

みられる。

　3・2・2岩相の垂直的変化と層序細分

　長渡頁岩部層は層相の全般的特徴から，下部・主部・

上部に大別され，模式地の網地島東部にあっては，さら

に8つの細部層（unit）に分けられる（第5図）・

　本部層の下限は模式地においてはN60。W方向の断層

（地質図では省略）によって下位の小長渡砂岩頁岩部層

（Kb）と接するが，一般には小長渡部層上部を特徴づけ

る無層理粗粒砂岩の厚層の消滅する層準をもって両部層

の境界とする．上限は網地島南東端付近で上位層との関

係がよく観察され，そこでは本部層最上部⑳砂質頁岩と

上位のドウメキ砂岩部層（Dm）基底の礫岩とが接する．

この接触関係は顕箸な岩相の急変から従来不整合とみな

されている（小貫，1969など）・しかし，問題の礫岩層の

下底面には流痕（Hute　cast，南→北の流向を示す・Plate

14－3参照）が見られること，この礫岩・砂岩の上位に

ある頁岩は，長渡部層最上部の砂質頁岩とよく似ており

海成と考えられることなどから，両部層の関係は整合で

あって，ドウメキ部層基底面の凹凸は小規模な海底同時

侵食と荷重変形に由来する可能性が強い．田代島三ツ石

付近での両部層の関係は，後述するように網地島より漸

移的であって整合とみなされる（滝沢ほか，1974）・

　以下第5図に示した細分層序に基づき，各細部層の岩

相上の特徴を中心に記述する．

　下部（Ft1－Ft2）は生物擾乱の著しい泥質細粒砂岩

または砂質頁岩にはじまり，厚～中層理シルト質頁岩を

経て中層理砂岩頁岩互層に移化し（以上Ft1），さらに

葉理に乏しい粘土質頁岩（Ft2）に漸移する・化石は最

下部の砂質頁岩より保存不良の小型二枚貝を産する．中

層理砂岩頁岩互層の砂岩上面には，しばしば幅0・5～1

cmの不規則に，またはU字型にうねった生痕化石がみら

れる．下部の最上部では泥質岩が粗くなり，粘土質頁岩

からシルト質頁岩になるとともに，砂岩またはシルト岩

薄層を挟有するようになる．

　主部（Ft3－Ft6）は頁岩を主とし，砂質岩の薄層をひ

んぱんに挟有する泥質フリッシュ様の地層である．砂質

岩はFt3，Ft6，Ft5，Ft4の順に発達が良く，砂岩単

層の厚さも増す．全体として軟体動物化石はまれで，少

数のアンモナイトを産するに過ぎない．生痕化石も非常

に少ない．

　Ft3は岩相上，下部のFt2から漸移して，かなり規模

の大きいスランプ摺曲を伴う中層理シルト質頁岩に始ま

り，上方に平行葉理の発達する中層理砂岩と泥質縞状互

層の交互層，中層理砂岩と頁岩，斜交葉理砂岩の密集層

と砂質縞状互層の順に重なっており，上方に向かって砂

質岩の量を増している，

　全般的にスランプ層がよく発達し，とくに中層理砂岩

の大半はスランプ化し，泥質縞状互層がこれに次ぐ。砂

質岩中の級化層理は一般に弱いか不明瞭であって，砂岩

単層の最上部に認められる．流向を示すソールマークは

数少なく，しかも凹凸の小さい未成熟な形である．それ

らは薄層理頁岩砂岩互層と中層理砂岩にみられる．

　Ft4は泥質縞状互層が卓越し，砂質縞状互層，斜交葉

理砂岩，中～厚層理シルト質頁岩を伴う。泥質縞状互層

の粗粒シルト岩葉理は，しばしば級化層理が発達し，繊

細なソールマークを有することもある．スランプ層は中

’》厚層理シルト質頁岩に認められる他は少ない．砂質岩

の偽団塊（pseudo－nodule）もみられる．Ft4上部は露

出不十分であるが，断片的な露頭から判断しておそら

く，泥質岩によって占められる．

　Ft5は頁岩の卓越する点でFt4と似るが，葉理はFt4

ほどに著しくなく，中層理シルト質頁岩，極薄層理砂質

頁岩，泥質縞状互層および薄層理頁岩砂岩互層からな

り，斜交葉理砂岩薄層を散発的に挟有する．中層理シル

ト質頁岩がもっとも優勢で，これは斜交葉理砂岩薄層

をよく挟有する．薄層理頁岩砂岩互層の砂岩部（細粒砂

岩）は級化が明瞭であり，しばしばソールマークが発達

する．泥質縞状互層中の葉理は単位の厚さが，Ft4に比

べて厚く，5mm以上のが多い．極薄層理砂質頁岩は，

長渡頁岩部層全体の中で，Ft5にしかみられない．この

砂質頁岩には級化がある程度認められるし，チャンネル

状の砂岩レンズを挟んでいる点で興味深い（Plate11－

1）・このチャンネル状砂岩レンズは接近して2枚あり，

おのおの最大層厚部で，70cm’と50cmであり，走向方

向（N250E）での幅が，双方とも10m弱である．この砂

岩は側方には厚さ5～20cmの細粒砂岩となる。“チャ

ンネル”の埋積物は中粒アレナイトを主とし，頁岩偽礫

11一（277）
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　　　　　第6図　斜交葉理砂岩（薄層）の1例．長渡頁岩部層Ft6・網地島

Fig．6　Sketch　of　the　cross－1＆minated　sandstone　in　laminated　shale，Unit　Ft60f　the　Futawa－

　　　tashi　Shale　Member，Aji－shima。
　　　Dots，fine－grained　sandstonel　brocken　lines，coarse　siltstone

を含む．部分的にやや低角度の斜交層理が発達し，最上

部の細粒砂岩には斜交葉理がみられ，いずれもほぼ南か

ら北への沸向を示している，

　Ft6を特徴づける岩相は薄層理頁岩砂岩互層であり，

部分的に砂岩優勢のこともある．

　互層をなす砂岩には流向を示すソールマークがよく発

達し，とくに本細部層上半部では，多くの砂岩にfurrow

nute　castがみられる．級化は一般に砂岩単層の最上部に

おいて認められる．本細部層下半部には，上面に平行型

水流漣痕を有する斜交葉理砂岩薄層（厚さ1～3cm）が

かなりひんぱんにみられ（第6図），それらは上記薄層理

互層中において，その頁岩部中に挟有されたり，その砂

岩部と複合成層する．Ft6は長渡海岸北東部の館崎によ

く露出する．

　上部（Ft7－Ft8）は主部に比較して砂岩・頁岩ともに

粗く，成層の単位も厚い。すなわち，相対的に厚い砂岩

の存在と泥質岩における葉理および薄層理のみられない

ことを特徴とする．

　Ft7は厚～無層理シルト質頁岩を主とし，中層理砂岩

を少ないが挟在する．斜交葉理砂岩薄層もわずかに存在

する．中層理砂岩の多くはスランプ構造を呈する．

　Ft8は斜交成層を伴う成層砂岩の発達によって特徴づ

けられ，これと厚～無層理頁岩または砂質頁岩が交互す

る，砂岩の占める割合は約25％である．砂岩は淘汰良好

の中～細粒アレナイトからなる．砂岩の成層の単位は90

cm以下である・部分的に発達する斜交成層にはセットの

厚さが10～50cmの斜交層理と，4cm以下の斜交葉理
があり，前者は平板型（pl＆nar　type）であり，後者の発達

した砂岩は頁岩中に挟有されて上面に平行型水流漣痕が

よく発達する．成層砂岩に近接する細粒砂岩または砂質

シルト岩には生物擾乱の痕跡がみいだされることもあ

る．

以上，模式地付近における長渡頁岩部層の岩相の垂直

変化をみてきた．要するに，下部は砕屑物質が上方に向

かい細粒化することから海進性堆積物とみなされるのに

対し，上部は上方に向かって粗粒化し，砂岩に斜交層理

がみられるなど海退期の堆積物であろう．主部は泥質岩

が全体として優勢であり，その下半部では縞状互層，上

半部では級化層理を示す薄層理互層の発達によって特徴

づけられる．岩相は垂直的に数～数10mのオーダーで変

化に富み，堆積様式の不安定さを示している．

　一方，西部における長渡頁岩部層は，頁岩を主とする

ものの，東部とは岩相や堆積構造を全く異にする．

　まず同部層下部は，下位小長渡部層（Kb4）の粗粒ア

レナイト砂岩と頁岩の極厚層理互層を被覆して（直接に

は，中～粗粒砂岩と接する），顕著な生物擾乱の痕跡のみ

られる泥質細粒砂岩をもって始まり，凝灰質の細～中粒

砂岩をかなりひんぱんにはさむ砂質頁岩に移化する．こ

の凝灰質砂岩は東部の同層準に対比されるものより，細

粒で，単層の厚さも薄いが，しばしば級化層理や白色の

珪質緻密岩（凝灰岩？）を伴うことは共通している，砂

質頁岩からは，冠卿h劾漉のほか腕足貝や小型の二枚貝

が多産する．また頁岩の一部はやや珪質である．

　次に，田代島の長渡部層主部は，成層も淘汰も不良の

泥質細粒砂岩および砂質頁岩にはじまり，おもに中～厚

層理（数10cm～2m単位に成層）の砂質頁岩からな

る．砂質頁岩には雲母片が多く含まれ，ときに数cm厚

の細粒砂岩をはさむ部分もある．化石は砂質頁岩の数層

準からMッoρho76磁が散点的に（2層準では多産）産出

するが，砂岩からは産しない．主部のおもに下半には，

砂質頁岩中に，数～15m間隔に厚さ1m以上，最大8m

厚の優白色厚層理中粒砂岩を挟在する．この砂岩は泥質

基質の少ないアレナイトで，淘汰が比較的良好な長石質

～亜長石質砂岩からなり，級化層理や斜交層理の発達し

ない塊状無構造の特徴をもつ．しかし厚さ数10cm以下

の中～細粒砂岩が挟有されることもあり，基底部に粗粒

砂の含まれる級化層が存在する．主部の上半は，砂岩層
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の爽みに乏しい比較的単調な成層砂質頁岩からなる．

　主部から上部には漸移的で，その境は判然としない

が，上部は泥質な細～中粒砂岩（M即ρh・76伽を含む）お

よび淘汰不良の細砂質頁岩からなり，成層のよくないこ

とを特徴とする、最上部には，アレナイト質の中粒石英

質砂岩と，細粒砂岩薄層をはさむ砂質頁岩が重なる．

　西部（田代島）の長渡部層と，東部（牡鹿半島と網地

島）のそれとの対比は，下部の凝灰質白色緻密岩を伴う

YomGdori
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凝灰質砂岩と，上位のドウメキ部層最下部を基準とする

以外に，有力な鍵層がなく，詳細に比較することは困難で

ある．しかし・西部の主部下半に発達する厚層理砂岩は，

東部のFt3の中層理砂岩に，西部の上部の中粒砂岩は東

部Ft7・Ft8の細～中粒砂岩に比較され，ともに，西部の

ものが粗く，成層の単位も厚いが，堆積岩石学的性質は

類似している．泥質岩は全体として，葉理の発達が乏し

く，級化層や縞状互層，それにスランプ構造のまれなこと
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第7図　ドウメキ砂岩部層の地質柱状図

Fig．7Geologic　columns　ofthe　Domeki　Sandstone　Member，Contimed　from　Fig．2。
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を特徴とする．したがって，西部の層相は東部に比較し

てより浅く，掃流や混濁流の作用の弱い静穏な環境で堆

積したものと想定され，加えて層厚の差異（西部は東部

の3分の1）に示される沈降量の著しい違いがあった．

　このような層相と層厚の顕著な差は，東部の地層が堆

積盆地のより中軸相，西部の地層が縁辺相であることを

示している．

　3。3　ドウメキ砂岩部鷹

　本部層は粗粒砂岩の圧倒的に優勢な地層で，礫岩と頁

岩を少量伴う．砂岩はしばしば礫質であり，斜交層理

がよく発達する．第7図に本部層の柱状図を示す．分

布は下位層と同様に，東部（網地島と牡鹿半島）と西部

（田代島）に分かれる．本部層下半部では，粗粒砂岩が頁

岩とひんぱんに交互するが，上半部では頁岩の來みに乏

しく，礫岩にとむ．西部での層厚が東部より厚い（約2

倍）のは，先山鳥不整合による削剥量の差異3）を反映し

ている可能性があり，元来堆積した厚さの差を意味しな

いであろう．下位の長渡頁岩部層との関係は，すでに述

べたように，網地島東部の南岸でよく観察され，岩相は

急変するが整合とみなされる．そこでのドウメキ部層の

基底部は長渡部層最上部の黒色砂質頁岩を覆い，頁岩偽

礫に富む礫岩（または砂岩）からなり，その底面にはソ

ールマークが発達する．このソールマーク（Hute　cast）

は，S10。Wから北に向かう流向を示してV・る（Plate14－

3）．この基底部の礫岩は上方に厚さ約4mの粗粒砂岩～

中粒砂岩に漸移する．砂岩は頁岩の偽礫に富み，塊状無

3）滝沢ほか（1974）によれば，鮎川累層堆積後・山鳥累層堆積前の削

剥灘は，分布の南北両端で，1，000mに達する差異を示す。
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構造で，一部に平行層理（月at　bedding）がみられる・この

砂岩の上位には，中粒砂岩を挟有する黒色砂質頁岩（厚

さL5m）が重なる．さらに上方には，砂岩（厚さ数～10

m）と頁岩（厚さ1～3m）が交互する岩相が続く．ド

ウメキ部層にはさまれる頁岩のうち，上記の厚さL5m

の黒色頁岩だけは，他の頁岩と異なり長渡部層最上部の

砂質頁岩と岩質がよく似ており，海成と推察される．他

の頁岩は後述するように，灰色（風化して黄土色）で，

陸成と考えられる．

　以上の特徴および後に述べるドウメキ砂岩部層下半部

への堆積相の漸進的変化から推察して，網地島でのドウ

メキ部層最下部は，河川流路の瀕海への延長流路の埋積

堆積物で，河口域の前面の瀕海環境を示唆するものと考

えられる．このような堆積物はCoLLINsoN（1968）の

deepHuviatile　channe1での堆積物に比較されよう．

　一方，西側田代島での両部層の関係についてみると，

岩相はかなり急激にかわるが化石相は連続している．す

なわち長渡部層上部は，Mッoρho76伽07伽」α1ぎ5を産する砂

質頁岩と細～中粒砂岩からなる．　ドウメキ部層最下部

は，ときに細礫質の粗粒砂岩の厚層（厚さ40m以上）を

もって始まる・この粗粒砂岩厚層にはハのoρho7詔αの密集

した化石層を数枚含んでおり，その化石層は，厚さ10～

100cmで側方に連続性がよく，田代島全体にゆきわたっ

ている．両部層の累重関係は，同島南岸では貫入岩が存

在するためわからないが，北側の大泊付近では，長渡部

層の葉理の発達した頁岩と上記の細礫質粗粒砂岩とが直

接し，わずかな斜交関係にある．この関係はおそらく同

時侵食構造とみなされる．

　田代島のドウメキ部層の最下部の柱状図を第8図に示

す．この図からわかるように上記粗粒砂岩の上位にカキ

殻層（オ卿h乞40π♂6sp・）を多数にはさむ頁岩があり，砂管

構造の発達するシルト岩もみられる．この頁岩またはシ

ルト岩を被覆して極粗粒砂岩の厚層が重なる．この極粗

粒砂岩の底面には，大型のHute　castがみられ，S50。W

から北西向きの流向を示しており，その砂岩に発達する

典型的な平板型斜交層理も，ほぼ一致した流向を示して

いる．

　以上の層相の推移から，田代島における長渡部層上部

からドウメキ部層最下部の堆積環境は・浅海から瀕海・

内湾のようなごく浅い環境を経て，次に述べるような陸

性（主に河川性）環境への変遷が想定される．

　次にドウメキ砂岩部層の主要部の堆積環境を推察して

みる．同部層の下半部の砕屑岩には第9図に示されるよ

うな，上方に細粒化する小堆積サイクルと，逆級化を示

す礫質堆積物が，東部においても西部においても，しば

しばみいだされる。この上方細粒化型の小堆積サイクル

は下位より上方に向かい次のような岩相と堆積的特徴を

示す．まずこの小サイクルの下底面は，直下位の砕屑岩

（頁岩のことが多い）とはシャープな境界をもち，しば

しばソールマークが発達して，小規模な侵食作用のあっ

たことが想定される．小サイクルの最下部は頁岩の偽礫

を多量に含む礫岩または礫質砂岩からなる．この礫岩は

しばしば欠如するが，その場合でも下底面は上記の特徴

を備えている．小サイクルの大半を占める砂岩は下部の

極粗粒または粗粒砂から上方に向かい粒度を減じ，上位

の頁岩またはシノレト岩に漸移する．砂岩はときに礫質

で，斜交層理や平行層理（Hat－bedding）が発達するが，

塊状無構造のこともある，斜交層理はその角度が非常に

緩く，平行層理と区別し難いこともある．砂岩上部で

は，斜交層理の規模が小さくなるか（セット厚20cm以

下），中粒ないし細粒砂の平行葉理がよく発達する．砂岩

最上部は細粒砂からなり，平行葉理または漂移砂漣式斜

交葉理を示す．小サイクルの上部の頁岩は，灰色（大部

分風化して黄土色）を呈し，葉理は発達せず塊状無構造

のこともあるが・粗粒シルト岩または砂岩薄層の発達す

ることもある．頁岩からは，ときに植物破片がみいださ

れるほかは，全く化石を産しない．

　以上のような上方細粒化型の小堆積サイクルはALLEN

（1964）などが河川成堆積物としている上方細粒化型組

層の堆積型に比較され，滝沢（1973b）が牡鹿層群の荻の

浜累層の一部に認定した河川成型の小堆積サイクルとも

共通する特徴をそなえている．

　礫質堆積物における逆級化現象については，岡田（1968

b）が海浜堆積物や河川堆積物によくみられると指摘し

ている。ドウメキ砂岩部層にみられる逆級化礫層は，そ

の前後に海浜成を指示する堆積的特徴が全くみられない

ことや・上述の上方細粒化型組層の並存から，河川成堆

積物とみなされる。

　ドウメキ部層の上半部では，頁岩のはさみが少なく，

下半部でみられる上方細粒化型の堆積層がまれである，

東部の中部と西部の上半部は，礫（中～大礫，ときに巨

礫）が多量であり，斜交層理も顕著である．とくに，田

代島のドウメキ部層上半部では，直径50cm以上，最大

75cmの珪長質火山岩の巨礫がしばしばみいだされ，そ

の最上部において円磨度が低下して角礫～亜角礫が目立

っようになる．化石は少量の植物破片のほかは，まった

くみいだされない．確かな証拠はないが，東部の中部と

西部の上半部は，それぞれ下（半）部に比較して，より上

流側に発達する扇状地型河川成堆積物であろう．

　東部のドウメキ部層最上部約50mは，礫がまれで，淘
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　　第IO図　ドウメキ砂岩部層中部の上部にみられる谷型斜交層理．鮎川浜南方の海岸

Fig。10　Trough（festoon）cross－bedding　in　sandstone　at　the　upper　middle　part　ofthe　Domeki

　　　S＆ndstone　Member，southern　coast　ofAyukawa－hama。

汰の比較的良好な粗粒砂岩からなり，平板型のかなり急

角度の斜交層理が良好に発達する．この部分もおそらく

陸成堆積物と推察されるが，その詳しい堆積環境は不明

である．

　なお，顕著に発達する斜交層理のうち，部分的に規模

の大きい，谷型（trough　or　festoon　type）の斜交層理がみ

られる（第10図〉・この大型の谷型斜交層理は，この図の

ように，砂岩層内で上方に規模の小さくなる傾向が認め

られる．斜交層理の垂直的な規模縮小化は，河川堆積層

に普通にみられる現象であり，また谷型斜交層理はHE－

CK肌L（1972）によれば，河川堆積物に最も代表的にみら

れるとされている．

　以上の層相の変遷から，ドウメキ部層は，河口付近の

瀕海環境での堆積に始まり，’速やかに陸性の河川堆積に

移化し，さらにより上流側の河川堆積へと進んだこと

が，概略的にいえるであろう．

4・化石相
　本地域の白亜紀層にみられる化石には，海生動物化石

（おもに軟体動物化石）と生痕化石および植物化石があ

る．これらは垂直的あるいは水平的な堆積相の変化と密

接な関連をもっている．第2表に軟体動物化石を中心と

する産出化石を層序的・地域別に示す．卓越する化石の

種類によって，とくにカキ（オ卿h伽η紛，三角貝（ハ4ッoか

ho16砺），ミノ貝（M傭6伽㎜），アンモナイト，植物化石など

によって，それぞれ特徴づけられる化石相が識別される・

　カキ相　オ吻観o痂の密集または卓越する化石層から

なり，田代島ドウメキ部層最下部と同島長渡部層下部の

2層準にみられる．いずれも泥質岩層中に挾有される．

ドウメキ部層最下部のは，カキ殻は密集しており，すべて

破損・磨耗している．カキ殻層は厚さ30mの砂質頁岩中

に，厚さ10～30cmのが10枚ほどみいだされる，このカキ

殻層は田代島主向斜の西翼に，少なくとも延長2kmに

わたって連続しており，その上位は非海成とみなされる

粗粒砂岩の厚層である（第8図およびPlate14－4参照）。

以上のような化石の保存状態と産状から，このカキ殻化

石は異地性堆積とみなされる。田代島長渡部層最下部の

は，小型の二枚貝や腕足貝を伴い，∠卯h劾物の卓越す

る化石層で，殻の破損・磨耗は少ない．化石は密集とい

うより散点的で，厚さ10m位の砂質頁岩中のところどこ

ろに産する．この方は原地性に近いとみなされる．

　三角貝相Mッoクho76伽が他の化石に卓越して多数含ま

れる化石層で，砂岩中の顕著な例は，田代島ドウメキ部

層最下部（前記カキ密集層の下位）にみられる（第8

図）。そこでは厚さ1m以下のハのψh・7611αの密集（巻貝

を少量含む）した化石層が数枚みられ，殻は多くは磨耗

し，異地性である．この化石層は，田代島南西端三ッ石

から北東の大泊にかけて，延長約3kmにわたって連続す

るが，同島南東部にはみいだされない．ほかに砂岩中の

Mツo伽76磁は，鮎川浜北西部でおそらく小長渡部層Kb2

ないしKb3に由来すると思われる転石としてみいださ

れる．泥質岩中のMッoρhoγ詔αは，砂岩中のより産出頻

度は高いが，密集はしない．牡鹿半島の小長渡部層およ

び田代島の長渡部層中のところどころにみいだされ，殻

の破損・磨耗の程度は砂岩中のに比較して少ない．場所

によって，他の二枚貝・腕足貝・巻貝などを伴う．産出

層の頁岩は一般に砂質であり，小長渡部層では淘汰不良

の“砂まじり泥岩”である．

　ミノ貝相　Mα漉伽脚切伽粥を多く含有し。，種々の二

枚貝を共産する化石相である．産出層の岩質は三角貝相

の場合に近いが，砂岩からは産しない．この化石相のう

ち網地島のKb3下部の化石群集には，辺傭6伽舵，2V痂h6・，

30窺砂66魏などの遊泳能力のある二枚貝種（TAMURへ，

1961；速水，1969）が代表的であり，他に泥底を好むウ

ニ4）を伴う．また，本地域北東部の小山崎西方の：Kb4の

　4）　710耀5紛sp。（本所，田中啓策技官の教示による）．

17一（283）



地質調査所月報（第26巻第6号）

Table2

　　　　　　　　　第2表　牡鹿半島白亜系産化石表

Selected　fossils　from　the　Cretaceous｛brmation　ofthe　Oshika　Peninsula．

Strati－

graphic　unit

Area

　霞

雛
§寒・

oのΣ

　バ

湯

器
融
謡
国の

雲
ヨ
“

調
の

℃
q
“

o
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o
ヲ
の
℃
q
“

の

4の
の

捻
き
層
お
の

図

Lowermost

Upper＆
M＆in

LOwer

Upper

Kb4

1UPPα

K。b3

Eastern　part

Oshika　Peninsula

Plant　remains＆wood
drifts

Ammonoid4

7フ2鉱7ηZαnπε667α5cL¢50ん2∬6η525

（KoBAYAsHI　and　FuKADA）1

躍yψho76Jlαsp3．，

∠重5渉ごzπ6sp3。，孤αn孟611z6η3sp3．，

∠1勿h嘱o撹6sp．，07αηzηzα∫040n

sp．，Ammonoids，Ahermaty．
pic　hexacorallia

ハ4少（ψho76JJαsp．

α6π・伽0πsp。

Aji－shima

Plant　remains

κ∫舐zη6JJα1sp，

80窺ψ66」6ηsp．

Plant　remains

β677乞ζz556JJ¢sp1．

瀬傭611襯αん加窺α6（｝仏YAMI）2，
ハ44nJ6〃z柳z　sp3。，ノ〉診露h6ごz　sp3．，∠15旋zπ6

h忽06n525TAMURA，∠4吻吻sp3・，

オ吻吻c£吻伽乞5STOLIGZKA，
Pα7αll67040π　ん656nπ窺α6η5づ5　HAYA－

MI，T7珈5％館IJαc£んo勿α5h髭
（TAMURA），　So窺ψ66♂6n　fヒ。　たα痂一

窺απ6π3歪5　KIMuRA，　　Brachiopodラ

Echinoid，Ammonoid

Westem　part

Tashiro→ima

Plant　remains＆wood
　drifts

オ勿h∫40舵c£“Eκ・9ク7α”

勧窺α6n5歪5KIMU踏2，
ノレひ（ψho76JJαsp2．

めψho7611ごz　o7∫6η珈1歪5KOBA－

YAsHI　and　TAMuRA2シ
4卿鰯・膨sp3・

∠1窺塗りh毎67z≠6sp2．

Brachiopod3

Plant　remains＆wood
　drifts

1＝Ammonoidl21Abundant　occurencel3：Common　occurencel41From　TAKAHAsHI（1967，in　ONuKI，1969）

頁岩からは，孟吻吻，M傭6”襯，ハのoρh・7詔αなど多くの

二枚貝のほかに，アンモナイトや単体六射サンゴを産し，

部分的に厚さ約50cmのレンズ状貝殻集積石灰岩をはさ

む。三角貝相がアンモナイトを伴わないのに対し，ミノ

貝相はアンモナイトを共産することが注目される．

　アンモナイト相　アンモナイトの産出によって特徴づ

けられるが，若干の二枚貝を伴うことが多い。網地島

：Kb3上部の頁岩は，白亜紀層中でもっとも多数のアンモ

ナイト（．8卿伽読α）を産出するが，若干の二枚貝（ハ4αη一

’8磁〃2その他〉を伴う．牡鹿半島のKb4上部と網地島の

長渡部層主部とは，アンモナイト（7伽7伽廊66郷および

K魏傭伽）のみしか産出していない．牡鹿半島の鮎川浜

北方の貯水池付近よりTAKAHAsHI（1967；小貫，1969よ

り引用）はアンモナイト2種（五卿6066郷および3卿一

3勧伽）を報告しているが，この産出層は少数の貝化石を

伴うようで，これは筆者の長渡部層主部に属すとみなさ

れる．

　以上の各化石相に属する個々の化石群は，厳密に原地

堆積による可能性が少なく，大部分が異地堆積によるで

あろう．しかし，化石群の構成・産状・保存状態・岩相

との関連などから，ある程度堆積環境や化石の移動経過

を推察できる．各化石相と岩相・岩質との関連をみる

と，カキ相と三角貝相の大部分，そしてミノ貝相は，砂

質頁岩または“砂まじり泥岩”のことが多い．この種の

砂質頁岩は，葉理の発達が不良で，厚層理または無層理

塊状である．砂岩中の貝化石は，三角貝相の一部にみら

れるだけであるが，密集しており，個体数が多い．貝殻

の集積した不純石灰岩は，田代島の長渡部層下部とドウ

メキ部層最下部の両カキ化石層，牡鹿半島北東部の小長

渡部層の計3地点にみられる．アンモナイト相の地層

は，非砂質の成層良好な頁岩からなり，部分的に葉理の

発達することもあって，上記二枚貝化石相の地層より細

かい．
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　北上山地のジュラ紀動物相については，すでにHAYAMI

（1961我，b）・速水（1962）などによる斧足類相の研究が

あり，蜆貝相（内湾）・三角貝相（沿岸）・菊石相5）（浅海

沖合）の3相に識別されている．これに比較して本地域

の白亜紀層における動物相は，蜆貝相6）を欠いて，他の

2相を認めることができる．そのうち，菊石相の代表例

とされる唐桑地方の最上部ジュラ系ないし最下部白亜系

（小々汐層最上部7））の化石群は，前記ミノ貝相に共通の

種が多い．小々汐層最上部は年代的に鮎川累層の中部す

なわち小長渡部層および長渡部層に対比され（TAKIZAW今

1970），両者で産出する二枚貝に共通種の多いことは注目

される．本地域のミノ貝相は，速水の菊石相に比較され

よう．ちなみに，ハ4傭611翻αん加解α6は浅海沖合の泥底を

好んだらしい．また，三角貝相の代表属である班アoρho・

弼1αは沿岸相に多いが，1短απ6などとともに，かなり沖

合相まで産出するという．HAYAMI（1961）の三角貝相

は，下部および中部ジュラ系に代表的であるが，本地域

の“田代砂岩部層”（本稿でのドウメキ砂岩部層最下部に

比較される）もこの相に属するとされており，本稿での

三角貝相にほぼ同じとみることができる．

　田代島ドウメキ部層最下部の砂岩中のMッoρh・761」α集

積層は，沿岸の“打ち上げ”による遺骸群集に相当するであ

ろう．カキ相を代表する肋ρh伽吻は，従来“・Exog脚”

とされていたもので，鳥巣層群とその相当層から，かな

り普遍的に，純海生種に伴って産出している．しかし，

田代島ドウメキ部層最下部に挾有されるオ卿鰯o漉の

排他的な集積層は，内湾または入江のような閉鎖的で限

られた環境に，五吻hぎ40肋が一時的に大量発生し，そこ

での泥底に集積したものと考えられる．

　以上のような各化石相の特徴と堆積相から判断して，

大局的には，沿岸から沖合，または内湾から公海（外洋）

に向けて，カキ相，三角貝相，ミノ貝相，アンモナイト

相の順に配列していたと推察される．

　なお，公海浅海生とされる鳥巣型二枚貝群（TAMURA，

1961）に普遍的な化石種であるSo窺砂66吻，丁吻05％磁611α

などや，非造礁性単体六射サンゴが産出することは，古

生物地理上および堆積環境を推察する上で注目されよ
う．

　5）主要な斧足類属は％吻窺μ厩撹窺，、E痂伽窺，L加α雇α（c£砿α漉一

　伽勉），温吻吻，σγα観規伽40ηで，アンモナイト・非造礁サンゴ・腕足

　類を伴う．本稿でのアンモナイト相とは異なる．

　6）牡鹿半島十八成浜西岸にP獅卿ρ吻α紹襯απ短その他の汽水生種

　　を含む化看層があり，従来“鮎川層”の一部とみなされてきた（小

　貫，19561HAYAMI　and　NAKAI，1965など）が，筆者はこの地層を
　鮎川累層に含めないで，詳しい年代と層序的位置の不明な後期中生層

　一十八成層一として独立の地層とした（滝沢ほか，1974）．

　7）HAYAMI（1960，1961b）はSATo（1958）ほかの磯草・長崎層を小

　　々汐層の最上部に含めている。

　生痕化石は多種多様な砂管状生痕その他が，様々の層

準にみられる．とくに，小長渡部層の下半部，長渡部層

の最下部と最上部およびドウメキ部層下部によく発達す

る．

　小長渡部層Kb2には，Thα」α鋭漉465様の砂管状生痕

化石を含む中粒砂岩が2枚みいだされる（Plate14－2）．

この砂岩層の下位には，淘汰のよくない粗粒で斜交層理

の発達する砂岩（Kb2下部およびKb1）があって，瀕

海成のごく浅い環境を示し，上位の頁岩（Kb3）からは

M翻詔灘その他の浅海生化石種を多産することから，

この生痕化石を含む砂岩は瀕海相と浅海相の中間，おそ

らく沿岸砂相と考えられる・Thα1α鋭痂465はSEILACHER

（1964）によれば波浪作用の影響し得る（wave　base以浅）

ような沿岸帯を・FARRow（1966）も潮間帯に多くみられ，

沿岸帯を指示するとしているので，本地域の場合これら

の見解によく適合している．

　ほかに砂管状生痕化石には，層理面に斜交するタイプ

と，平行なタイプとがあり，明確な生痕化石種として同

定されないが，形状からみて少なくとも両タイプとも，

それぞれ3種類以上の生痕化石種があると思われる．層

理面に斜交するタイプの内2種（横ヒダのあるものとな

いもの）は，多毛類の巣穴化石と思われるゆるく轡曲，

ときに分岐した細長いヒモ状の砂管！頁岩中）であり，

また，他の種類は細～中粒砂岩中にみられるもので，下

方に長く伸びた，あるいはずんぐりした袋状の径3～5

cmの砂管であって，葡行潜入型斧足類の巣穴化石と考え

られる．これらの層理面に斜交する方向に伸びている生

痕は，小長渡部層に豊富である。

　その他地層のほぼ全体にわたる顕著な生物擾乱の痕跡

が，田代島および網地島の長渡部層最下部の泥質細粒砂

岩または砂質シルト岩や，田代島ドウメキ部層最下部な

どに認められる．生物擾乱岩のうち，泥質細粒砂岩の一

部には甲殻類によると思われるY字型に分岐した砂管

が，泥質岩の一部には多毛類（？）のくい歩き跡などが

多くみられる．

　以上の生痕化石は，現在のところ明確な生痕化石相と

して識別されないが，スマイァトのほかスミクイァトも

特徴的にみられることや堆積相を考慮して，すべて沿岸

（瀕海）～浅海性の環境を指示するとみなされる．

　なお，東部の長渡部層主部では，縞状互層にごく散点

的に葉理を乱す生物擾乱の痕跡の認められるだけで，明

確な生痕化石をみいだしていない．

　植物化石は，田代島の小長渡部層Kb4の砂岩中に，断

面径30～40cmの樹幹化石が数個みいだされるほか，植

物破片が小長渡部層Kb4、およびドウメキ部層中の砂岩
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あるいは頁岩に含まれる．ドウメキ部層の上方細粒化型

の小堆積サイクルを示す砂岩層の底面には，しばしば大

型の植物破片を認める．両部層には炭質頁岩も発達する

が，保存良好な葉片化石は発見されない．これら植物化

石を含む地層（第2表参照）は，岩相や堆積的特徴か

ら，大部分陸成層とみなされる．

5．　砂岩の性質

　牡鹿地方の白亜紀層の砂岩には，岩相上からごく大ざ

っぱにみて，2つの型がある．1つは，小長渡砂岩頁岩部

層およびドウメキ砂岩部層の主要な岩相で，厚～極厚層

理粗粒砂岩である．他のは，長渡頁岩部層の従属的岩相

としての薄～中層理細粒砂岩である．この2つの型は，

粒度が全く異なるので，ひとまとめにした組成的比較は

妥当でない．ここでは両者を別々のグループの砂岩とし

て扱うことにする．なお，前者の型の粗粒砂岩について

は，滝沢ほか（1974）に，その組成的特徴を下位の清崎

部層および荻の浜累層とともに，層序的変化に着目して

述べておいた．

　5・1小長渡部鷹およびドウメキ部麟の砂岩

Q
　　　　　　　　　　QUARTZ　AREN工TE
（灘醜＜z5％》！

　　　　　　　o　I
　　　　　　　　ヨ　（Suba「kose）馨人
　　　　　　⑤　　！＼　　　　25

／

／

　両部層の砂岩は，岩相の見掛け上の類似性ばかりでな

く，組成的にも組織的にも似かよっている．第11図に砂

岩組成を示すが，両部層の砂岩は珪長質火山岩片を含有

することを最大の特徴とする．ただし，その量は層序的

に上位ほど増加する傾向にある．この火山岩片を含有し

始める層準は，小長渡部層の基底部Kb1であって，そ

れより下位にはみいだされない．火山岩片量は，小長渡

部層では，1～10％8）（平均4・5％），ドウメキ部層では，30

％を超えるのもあり，平均で約20％含まれる．石英は，

それとは逆に上位層準に向かって減少し，下位の清崎部

層では60～90％，小長渡部層下部で平均50％強，同上部

で40％弱，ドウメキ部層では平均で30％に満たない．長

石量は，小長渡・ドウメキ両部層とも，量比に大差な

く，20～45％のが多く，平均30～35％位である．長石の

うち，カリ長石（微斜長石が相当量含まれる）は両部層

とも60％以上で，斜長石量を上回り，かつカリ長石の方

が新鮮である．ただし，火山岩片の多いドウメキ部層で

は比較的新鮮な斜長石がよく含まれる．岩片は，火山岩

片のほか，チャートや花南岩質岩片が少量みいだされ，

　8）砂岩組成の量比は・基質量を含めて100％とする．
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＼
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鹸
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Fig。11

　　　　50
〈Chieflycoa贈叩ぎ㎞edsand〉

●Kiyosaki　M．　　　　▽Dcmdくi　M。（Eastem）

O　Kdbitawatashi　M．　口Do【臥i　M．（Westen1）

R 　　　　　　　　R
＜Chiefly　fine－grained　sand〉

△FutawatashiM，（1血dmaビ土x〈15留》

ムFutawatashiM．（mudmaヒまx＞15亀）

　　第11図　鮎川累層の砂岩組成．左図，粗粒砂岩：右図，細粒砂岩

CompositionεLI　diagrams　of　the　coarse－grained　sandstones（left〉and　the　fine－grained

sandstones（right）of　the　Ayukawa　Formation。

q：quartz三F：驚ldsparl　R：rock　fragments　and　other　minerals。The　classiHcation　of
sandstones　after　OKADA（1968：shown　by　solid　lines　and　capital　letters）and　after
McBRIDGE（19631shown　by　broken　lines　and　small　letters）。
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部分的に頁岩片（再食性同時侵食礫？）を含む．なお，

岩片には，便宜上，雲母類その他の鉱物も含めたが，そ

の量は全般に少量である．雲母類（主に黒雲母）は，相

対的に粗粒砂岩よりも，中～細粒砂岩に多い．また，

Kb3のシルト岩～頁岩には，部分的に非常に雲母片に富

むなど，雲母含有量は砕屑物の粒度とは逆の相関を持っ

ようである．砂粒は一般に角ばっており，淘汰も余り良

好ではない．ちなみに，小長渡部層およびドウメキ部層

の粗粒砂岩における砂粒の淘汰係数（φ84一φ16／2，無補正

値）は0・56～0・97で，平均0・76を示す．

　砂岩の基質は一般に泥質で，方解石はまれである．基

質量は大部分が15％以下（平均8％）で，粒度が細かく

なっても，基質量はあまり増大しないのが特徴である．

Kb4では，南側の網地島（主に非海成）と，北側の牡鹿

半島（浅海成）とで層相が異なるが，両区域の砂岩は粒

度その他の組織的特徴や砂岩組成の点で，格別の差は認

められず，後者の砂岩に少量の方解石がみいだされるこ

とくらいの違いである。網地島のKb2上部とKb3に

発達する中粒砂岩では，火山岩片は1～5％と，上・下

位にある粗粒砂岩よりも少なく，淘汰・円磨度もやや良

い．長石量（カリ長石が多い）は，粗粒砂岩の揚合と大

差ないが，雲母片はやや多くなっている．基質量は10～

　　　　　　　　□　璽　　吻　　圏　圃

α

β

2

3

4

5

6

7

8

9

lO

l　l

12

　13

　14

　15

　16

20％で，先の粗粒砂岩より少し多く，平均で12％であ

り，アレナイトに属する．

　以上の組成・基質の特徴から，小長渡部層ならびにド

ウメキ部層の砂岩の大部分は，岡田（1968）・岡田（1971

b）の砂岩分類によると，長石質アレナイト，一部石質ア

レナイトに属する．McBRIDGE（1963）の分類に従えば，

1ithicarkoseおよびfeldspathiclithareniteに相当する．

このような長石質でかつ火山岩片をかなり含む砂岩を，

仮に，Kb－Dm型砂岩と呼ぶことにする．

　5・2　長渡頁岩部屡の砂岩

　長渡頁岩部層中の砂岩では，砂粒の鉱物組成上からは

特に異なったタイプは識別されないが，基質の性質およ

びその量比からみて3つのタイプ（α，β，γ型）が識

別される．これらは野外において風化による色や破断面

の印象などからある程度判別することができる．検鏡試

料数は少ないが，炭酸塩鉱物についてX線回折によって

補足的検討を行った．

　基質を除く砂粒組成の全般的特徴は石英50～80（平均

62）％，長石10～35（平均24）％，岩片その他20（平均

14）％以下で，長石質（または準アルコース）である．

本部層より下位の牡鹿層群の砂岩に比較して，波動消光

を示す石英や微斜長石の量が少ない．岩片はチャート，
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　　　　　　　　　第12図　長渡頁岩部層の砂岩組成

Sandstone　composition　ofthe　Futawatashi　Shale　Member．α，βand7indicate　the
typeofsandstone。
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細粒ワッケ，まれに火山岩片を含む．その他有色鉱物と

して黒雲母と鉄鉱物を含む．炭質物は全般的に僅少であ

る．第12図に組成の代表例を示す．

　賊α型く長石質ワッケ＞は泥質基質に富み　（検鏡サ

ンプルでは全て30％以上），暗灰色を呈する．砂粒は他の

砂岩型に比べて角ばった粒あるいは扁平形の粒の多いこ

とが目立つうえ，淘汰はよくない．この型の砂岩は薄層

理頁岩砂岩互層中の砂岩にょって代表される．なお砂岩

単層内のより上部で基質量の増大とともにしばしば炭酸

塩鉱物の微粒を混じることがあり，その量は10％を超え

ることもある．

　馳β型く炭酸塩質長石質砂岩＞は炭酸塩鉱物を相当量

（20～40％）含有し，泥質基質に乏しい砂岩で，砂粒は

石英，長石，岩片その他からなる．炭酸塩鉱物は砂粒と

して由来したものも若干予想されるが，大部分は基質を

占め，一般に微晶～微粗晶の方解石または苦灰石であ

る．苦灰石の多い砂岩はより暗色である．苦灰石はX線

回折によれば大部分プロトドロマイトに近い成分を有す

る（2θ＝30。6～30。7。）。

　この型の砂岩は風化面において茶褐色（より細粒な炭

酸塩質シルト岩ではオレンジ色に近い）を呈することが

多く，他の型の砂岩と識別し易い．またしばしば方解石

細脈も発達する．砂岩の粒度は細粒～極細粒のことが多

く，ときに中粒である．先の岩相区分の内で中層理砂岩

　　　1，5

と斜交葉理砂岩の大半がβ型砂岩からなる．

　醜7型く長石質アレナイト＞は泥質基質に乏しく，淘

汰のかなり良好な細粒～中粒の“きれいな砂岩”であ

る．炭酸塩鉱物はあっても僅少，長石の交代による方解

石が相当量を占めるとみられる．砂粒の淘汰は全般的に

良好で，円磨度の高い粒が目立つ（Plate15－4）・本層上部

の斜交成層を伴う成層砂岩に典型的に発達し，中層理砂

岩および斜交葉理砂岩の一部にみられる。また，まれに

級化層理を示す中層理砂岩中の単層の基底部に，基質の

少ない7型砂岩の発達する例が認められる．

　以上のタイプのほかに凝灰質の砂岩が，本層最下部の

中層理砂岩頁岩互層中に発達する．これは基質が凝灰質

であり，凝灰岩の二次的流動に由来すると推察される粗

～細粒の凝灰質砂岩で，石英・長石ともに非常に新鮮で

ある．

　5・3　堆積環境との関連および供給源

　白亜紀層の砂岩を，前節までに述べてきた堆積的特徴

や堆積環境との関連で考察してみるが，ちなみに，組成

成熟度の観点からも検討してみる．成熟度の目安として

長石／石英9）（F／q）および岩片／石英（R／q）をとり，結

果を第13図に示す．参考に，清崎砂岩部層の資料も加え

た．この図で左下ほど組成熟成が高く，右または上方に

　9）通常，簡便には，石英／長石比をとるが，この値だと，長石量が僅

　　少な場合に，無限大に近い値となり，図として表現しにくいので，本

　　稿では，これの逆数をとった．
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向けそれの低いことが示される．

　前述のKb－Dm型（粗粒）砂岩は，熟成度の最も低い

ことが明らかで，F／Q．比は平均約LOである．R。／q比

は小長渡部層砂岩（Kb：平均0・55）より，ドウメキ部層砂

岩（Dm：平均0。73）の方がより大きく，後者は，熟成度

の最も低い砂岩といえる．小長渡部層砂岩のうちでは，

Kb4のはDmとほとんど同様な値を持つが，Kb1～

Kb3の砂岩はR／q比が低い。第13図に示されていない

が，とくに，Kb2上部とKb3の中粒砂岩は，R／q比

が小さくなり，長渡部層砂岩（Ft）のそれに近づく・長渡

部層の砂岩は，細粒であることもあって，成熟度はKb－

Dm型砂岩に比べてかなり高く，火山岩などの不安定岩

片は非常に少ない．

・また，最上部ジュラ系の清崎砂岩部層の砂岩（粒度は

KbおよびDmの砂岩と大差ない）は，成熟度のかなり

高い砂岩であり，岩片その他をわずかしか含まない。清

崎砂岩部層のこの高い成熟度は，確かな要因は不明であ

るが，陸成の陶土層類似の粘土岩層の存在や，花歯岩に

由来するであろう極粗粒砂（石英が多い）が多量である

にもかかわらず，礫の少ないこと』長石も風化が著しい

ことなどの点から，侵食原地での風化が著しかったこと

にもとづくと考えられ，また一部は再食性砕屑物に由来

するためと考えられる．

　要するに，成熟度は，ドウメキ部層・小長渡部層（そ

の中では，Kb4・Kb　P　Kb2－Kb3の順）・長渡部層

・清崎部層の順に高くなっていることがわかる．

　一般に未成熟な砂岩は，急速な侵食・削剥と堆積速度

の速いことを示すと考えられている。Kb－Dm型砂岩の

ように，長石のほか，耐久度の低い火山岩片を多量に含

むことは，急速な侵食と堆積はもちろん，供給源地が比

較的接近していたことを想定させる．しかも，この種の

砂岩が，基質の多いワッケではなく，それの少ないアレ

ナイトに属することが注目される。

　一方，長渡部層の成熟度の高い砂岩は，後背地の緩慢な

上昇，海進による堆積盆の広がりと沿岸域での機械的淘

汰の進行，そしてより沖合環境での堆積（小長渡・ドウメ

キ両部層に比較して）といった堆積過程が示唆されよう・

　前述した白亜紀層における数種の砂岩型に関しては，

それぞれ堆積環境あるいは堆積様式との聞に，次のよう

な関連性を認めることができる．

　Kb－Dm型（粗粒）砂岩は，粗粒しばしば細礫質で，

砂粒が角ばっており，泥質基質に最も乏しく　（平均8

％），組成的に未成熟であるなどの特徴をもっている．上

記の特徴はこの種の砂岩が，大部分河川流路埋積成また

は河口から余り遠くない瀕海成という想定に，よく適合

している．

　Kb2上部～Kb3の中粒砂岩は，上記Kb－Dm型粗粒

砂岩に比べて，岩片が少なく，淘汰・円磨度のよくなっ

ていることは，波浪作用による磨耗を受けた結果とみな

される．しかし，長石・黒雲母がかなり多量に含まれ，

また泥質基質量がKb－Dm型粗粒砂岩に比較しても，や

や多い（12％）といったような特徴は，公海でのような

強い波浪作用や長期漂流の行われる純外洋ではなく，内

海でのような余り強くない波浪作用と，堆積速度の比較

的速い条件下で堆積したことを示唆するであろう．

　長渡部層の砂岩は，全体として組成成熟度において，

Kb－Dm型粗粒砂岩と著しい対象をなす比較的高い成熟

度を示すので，後背地の緩慢な上昇と堆積過程での機械

的淘汰のより進んだ砕屑物質に由来するであろう．そし

て，同部層に識別される3種の砂岩型のうち，Ftα型砂

岩は，泥質基質に富み，級化層理が発達することから，

混濁流堆積物とみなされ，Ftβ型砂岩は，淘汰がかなり

良好で，雲母片や泥質基質に乏しいなどの性質をもち，

その堆積は掃流に大きく支配されたであろう。上記の性

質は必ずしも浅い環境を指示するものではないが，しば

しば斜交層理の伴われるFt7型砂岩は，本地域の白亜系

中でもっとも成熟度（組織的にも）が高く，波浪のエネ

ルギーの高い浅海陸棚的な環境の産物とみなされる．

　次に，白亜紀層の砂質物質の供給源についてである

が，まず多量の石英と微斜長石を含むカリ長石・黒雲母

などは，相当量が花闘岩類に由来したであろう．また先

に指摘したように，本地域の白亜系砂岩は，珪長質火山

岩片を多量に含有し，その中にはしばしば陸上の火砕流

堆積物であることを示す熔結凝灰岩がみいだされること

を特徴とする．この種の火山岩片は，下位の月の浦累層

や荻の浜累層および鮎川累層下部の清崎砂岩部層にはみ

いだされない．また，これと同質とみられる珪長質凝灰

岩が，鮎川累層（清崎砂岩部層を含めて）の数層準に挟

有される．以上のことから，問題の火山岩は，最上部ジ

ュラ紀に火山活動の萌芽がすでにあって，白亜紀になっ

て本格的な火山体の形成（乾陸成）が進み，供給源とな

ったと考えられる．ほかに，普遍的にみられるチャート

の岩片および礫は，古生層起源か，先白亜紀中生層の礫

岩・砂岩の再食によるとみられる．

　・これらの諸岩類からなる後背地が，具体的に堆積盆の

どちら側・どの辺にあったかは明らかでない．

6・　スランプ構造と堆積盆の形

長渡頁岩部層には，その下部を除く大部分にわたり，

23一（289）



地質調査所月報（第26巻第6号）

スランプ構造がひんぱんにみられる。個々のスランプ層

の規模は小さいが，スランプ構造の形態には種々のタイ

プがある．スランプ層の垂直的（層序的）・水平的発達度

合の変化は，スランプ層を含む周りの地層の堆積した場

所を推定するのに役立ち，スランプ摺曲軸の方向とその

滑動方向の解析から古海底斜面（paleoslope）が想定され

る．

　6・1　スランプ構造の形態

　長渡頁岩部層中にひんぱんに発達するスランプ層は，

デコルマン型（PoTTER　and　PETTIJoHN，1963）のスランプ

によるものが多く，chaotic型は少なく，次のような構

造がある．

　・過摺曲型スラン！プ（slumP　overfbld：CRowELL，1957）

　。スランプボール（slu皿pball：：KuENEN，1948）

　・シート状スランプ（sheet－likeslump：KsIAzKlwcz，

　　1958）

　・プルアパート　（pul1－apart：KuENEN，1951三ARAI，

　　1960より引用）

　・角礫状スランプ（slump　breccia：PoTTER　and　PETTI－

　JoHN，1963三LEITcH　and　MAYER，1969）

　・滑動ブロラク状スランプ（slip－block：KuENEN，1948）

　過摺曲型スランプは地層の過摺曲が箸しく，引きちぎ

れの度合の少ないもので，典型的にはrecumbent　isocli－

nalslumpfbld（SPRENG，1967）を示し，摺曲軸面は正常

な地層面に対し，きわめて緩い角度をもつ（Plate13－1）・

このタイプのスランプ層の上限は，上位の正常層と一般

にシャープに接するのに対し，下限はしばしば正常層か

ら漸移する．他のタイプ（たとえばスランプボール）と

共存することは少ない，岩相上，薄層理頁岩砂岩互層や

中層理シルト質頁岩に多く，個々のスランプ層の厚さは

1～2m，最大で約5mである．

　スランプボールは変形した地層のちぎれたかたまりで，

多くは楕円体に近い形を示す，これには，ボール内部の変

形した層理がボールの外形と不調和な場合と，調和して

いる場合とがある．後者はrolled　lump（KsIAzKIEwlcz，

1958）に比較される．ボールの大きさは短径30～40cm

位のものが多いが，大きいものでは砂岩勝ちの岩相（中

層理砂岩）からなるL5～2m大のがみられる．岩相上，

中層理砂岩に多く（第14図），砂質縞状互層や薄層理頁岩

砂岩互層にもみられる．このタイプのスランプ層の規模

は通常厚さ1～2mであり，次のシート状スランプと共

存することがある，

　　　　　　　　磁幽継・磯鞄

　　　　　　　　“　　　0　　　　1　　　　2m

　　　　第14図　長渡頁岩部層Ft7にみられるスランプボール．網地島長渡海岸

Fig・14　Slump　balls，consisting　ofmedium－bedded　s＆ndstone（stippled）in　shale（blank），Unit

　　　Ft70fthe　Futawatashi　Shale　Member，Aji－shima．
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　シート状スランプは単層あるいは単層群が，ある広が

りを有するシート状（板状）岩層にちぎれており，摺曲

度の弱いものである．シート状岩層の末端は，上方にま

くれ上ったり，下方にめくり込んだりしながら曲ってい

ることが多い．いわゆるbent－chmk構造や，のりまき

構造（ARへ1，1960）はこれに含まれる，このタイプのスラ

ンプ構造は前2者のタイプほど多くはないが，薄層理頁

岩砂岩互層や余り厚くない中層理砂岩にしばしばみられ

る．長渡頁岩部層の上半に多い．個々のスランプ層の厚

さは10cm位の小規模なもの（Ft6の薄層理頁岩砂岩互

層に特徴的）から2m以上のものまで様々である．

　プルアパート構造は砂岩層がスランプ性の流動によ

り，引きのばしを受けて膨縮し，しばしば引きちぎれや，

うねりを伴った結果形成されたものと考えられ，initial

slump（KsIAzKIEwIQz，1958）に属する．中層理砂岩にし

ばしぱみられ，本部層の上半に多い．

　角礫状スランプは砂岩層や互層のblockあるいはslab

が大小の角礫となって頁岩中に不規則に入り混じり，全

体が堆積同時性の角礫岩（pene－contenporaneous　conglo－

merate）の様相を呈するもので，bent　chunk型のスラン

プボールなどを混在する・Ft6のみにみられ，角礫状小

片が多いためchaoticな様相を呈する．

　滑動ブロック状スランプはPseudo－cross－beddin9

（KEUNEN，1948）ともいわれ，層理の曲りくねりはない

が，ある厚さを有する単層群のブロックが正常な地層に

対して局部的に斜交して接している構造である．正常層

との境界は堆積直後に生成したと判断される辻り面をも

っと考えられるが，完全に固結している．小規模な場合

には斜交層理に似る．この種の構造はsubmarineslide

（DOTT，1963）に由来すると考えられるが，斜交ブロック

の規模が大きい揚合は，造構的変形との区別が難しい．

Ft3において，厚さ50cm～数mの滑動ブロック状スラ

ンプが幾つかみられる．

　以上のほかに，荷重変形との区別の難しいものとして，

頁岩中の砂岩の偽団塊（pseudo－nodule）やball　and　pi1－

10W構造がしばしば発達する．偽団塊は静的変形によっ

ても生ずることが，実験的に裏づけられているが，ball

and　pillow構造については，スランプの一種として動

的変形に対して用いられることが多い（SPRENG，19671

CoNYBEARE　and　CRooK，1968など）・しかし後者の構造

はスランプボールと同義的に用いられることもあって，

定義的にも成因的にも，あいまいな点がある．

　長渡部層にみられるball　and　p皿・w構造には，2つの

タイプがある・ひとつは“pillow”の外形に内部葉理また

は層理の曲りくねりが調和的であり，同じ岩質の“piレ

1・w”が側方に密集し，“pillow”の長軸の配列が定方向性

をもつことなどによって特徴づけられる・他のタイプは，

砂岩単層の下部のみにあり，単層の一部分の変形にとど

まるもので，前者より規模は小さい．前者のタイプでは

“摺曲”した軸面が，一定方向に倒れて，‘‘imbricated

ball　and　pillow”とも呼ぶべき変形構造が，しばしばみい

だされる（Plate13－3）．これは旺uBERT（1967）の“elo－

ngate　flattened　cylinders”に比較される．この種のball

and　pillowは，初源的に荷重変形が重要であったとして

も，側方的な流動変形が加わったと解される．したがっ

て，その軸面の倒れた方向に，古海底斜面が傾斜してい

たと推察される．

　以上のスランプ構造の種類（形態）と岩相との関連性

に注目してみると，たとえぱ，過摺曲型は薄層理頁岩砂

岩互層や中層理シルト質頁岩などの泥質岩優勢な地層

に，またスランプボールとpiUow　and　ball構造は，中層

理砂岩・砂質縞状互層などの砂質岩相によく発達する．

シート状スランプは中層理砂岩のうちで比較的薄いもの

や，薄層理頁岩砂岩互層にみられる．縞状互層と斜交葉

理砂岩には，スランプの少ないことが注目されよう．

　6，2　スランプ層の産状と分布

　長渡頁岩部層におけるスランプ層の発達は，全体の厚

さの10％以上に達すると見積られる．個々のスランプ層

は，厚さ1～2mあるいはそれ以下という小規模なのが

圧倒的である．要するに，小規模なスランプ層がひんぱ

んにあるというのが特徴である．

　網地島長渡付近でのスランプ層の垂直的発達状況を概

観してみる．

　スランプ層は長渡部層の下部には，ほとんどみられず，

その最初に発達する層準は，Ft2の最上部で，Ft2の岩

相が粘土質頁岩からシルト質頁岩に漸移して，葉理の発

達がやや多くなる部分である．ここでは，まず変形度の

あまり大きくないball　and　pillow構造が数枚みられる．

その上位に，中層理シルト質頁岩（葉理が弱く発達〉か

らなる厚さ数mの過摺曲型スランプ（Plate13－2）が現わ

れる・Ft3では全体のほぼ30％がスランプ層によって占

められ，長渡部層中はもちろん，牡鹿半島の中生界中で

も，もっともひんぱんに発達している。その形態は，ス

ランプボールと過摺曲型そしてball　and　pill・wが多く，

ほかに規模の小さい滑動ブロック状スランプがみられ

る・Ft4の下半はFt3に引続いて，スランプ層がよく発

達するが，上方に向かい，その発達頻度と規模を減少す

る．そして，Ft4中部にみられる微弱な葉理をもつシル

ト質頁岩の過摺曲型スランプを境に，Ft4上半では，ス

ランプ層はごく少なくなる．そこでは弱い波状の変形構
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Fig，15

　　　第15図　長渡頁岩部層Ft7にみられるスランプ性変形構造

Contorted　structure　in　medium－bedded　sandstone，Unit　Ft70f　the　Futawatashi
Shale　Member，Aji－shima。The　defbrmation　may　have　been　caused　by　submarine－
slide　from　right（south）to　left（north）。

造や，側方流動の加味したとみられる砂岩の偽団塊がみ

られるに過ぎない．Ft5の薄層理頁岩砂岩互層（級化層）

には，規模は大きくないが，過摺曲型スランプがよく発

達する（Plate13－1）・Ft5では，ほかに泥質縞状互層から

なるスランプボールがみられるが，全体として，スラン

プ層の発達度合は低い．

　Ft6では，下半で過摺曲型スランプが，上半では小規

模なシート状スランプがしばしばみられる．また，厚層

理シルト質頁岩中に挟有される中層理砂岩の大部分は，

プルアパート化している．一部にはchaoticな様相を呈

する角礫状スランプがみられる・Ft7の砂岩層は，その

大半がなんらかのスランプ性の変形を蒙っている．それ

らは級化のよくない中層理砂岩で，スランプボール（第

14図）や，ときにのり巻状のシート状スランプ（第15図）

である・Ft8では，その最下部にごく小規模なもの（ス

ランプ層の厚さは20cm以下）がみられるに過ぎない．

しかし，強度の荷重変形に由来するであろう砂岩の偽団

塊が部分的に発達する．

　一方，以上述べた網地島長渡付近に比較して，スラン

プ層発達の側方変化を，北部の牡鹿半島域と，西部の田

代島に追跡してみる．まず半島の鮎川一鬼形峠では，大

ざっぱにみて，スランプ層の頻度は網地島に比べて，や

や減少しているらしい．ここでは網地島との比較を行う

には，露出不十分である上かなりの部分がホルンフェル

ス化しているので，十分なデータは得られない．しかし，

鬼形峠付近においてかなり多くのスランプ層が観察さ

れ，スランプボール・過摺曲型スランプ・プルアパート

などのほか，ball　and　pilbw構造がみられる．これに対

し，西部の田代島では，露出は良好であるが，明確なス

ランプ性変形構造はほとんどみられない．わずかに，不

規則にうねった変形を示す砂岩薄層が存在するものの，

造構的変形との区別が難しい，

　要するに，長渡部層における顕著なスランプ層は，東

部に限られた発達を示す．そして東部においては，Ft2

最上部にスランプ層形成の萌芽があって，Ft3ではもっ

ともひんぱんに生起した．スランプ層は，Ft4・Ft5で

は小規模化し，かつ少なくなっているが，Ft6では，Ft

3ほどではないが再び多く生起し，Ft7でもかなり多く，

最上部Ft8では衰微してほとんどみられない．

　6・3スランプ摺曲軸と堆積盆の形態

　スランプ構造の摺曲軸は堆積当時の海底斜面の走行と

ほぼ平行であり，またその形態から判断される変形・流

動の向きは，海底斜面の傾斜方向を示しているという前

提にもとづいて，堆積盆の形態をある程度推察すること

ができる．本地域では海岸の好露出に恵まれ，スランプ

構造の立体的形態を把握できることがしばしばあり，ま

たスランプ層がひんぱんに発達することから比較的多く

のスランプ摺曲軸を測定できた。

　測定方法はスランプ摺曲の轡曲した軸部付近を中心に

同一層理面について，数点以上の走向傾斜を測定し，そ

れらをステレオ網上に極投影して，極に共通な大円を求

める．この大円は轡曲した一つの摺曲系を示しており，

大円の極の方向がスランプ摺曲の軸の方向，大円と網の

中心からの距離が軸の突っ込み（plunge）を表わしてい

る．この軸方向か，突っ込み角度を正常な層理面上に投

影して復元する操作は，ソールマークの流向復元の場合

と全く同様である．しかし，スランプ構造の摺曲軸その

ものが数10cm以上も現われている場合は，軸の方向と

突っ込み角度を直接測定して復元した．ちなみに，長渡

頁岩部層におけるスランプ摺曲の軸は，野外で観察され

る限りでは，地平面に対し，0～40。南に突っ込んでいる

ものが多く，海岸の露頭で軸が数m以上も現われている

ことがある．

　いっぽう，スランプの動きの方向を知ることによっ

て，古海底面の傾斜方向を推定することができるが，ス

ランプの動きの方向の推定は，露出がよくてもなかなか
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難しいことである．長渡部層の場合には，等斜摺曲型の

形態をもつスランプ摺曲における軸面の倒れ方（Plate

13－1参照）や，一部のball　and　pil1・w構造の示すim－

br圭cationの様子，そして下盤側に巻き込んだシート状

スランプなどによって，動きの方向を推定した．

　復元したスランプ構造の摺曲軸の方向と，スランプの

動きの方向（全測定数56のうち25について推定）は，網

地島での各細部層ごとのを第5図に，そして，網地島に

鬼形峠付近での測定値を加えた全体のを第17図に示し

た．両図から，大部分のスランプ層は，南北方向に摺曲

軸をもち，西から東に向かって流動あるいは滑動したこ

とが明白である．したがって，長渡頁岩部層の堆積当時

に，南北方向に伸びをもち，東に傾いた古海底斜面が支

配的に存在したと想定される．しかし，スランプ摺曲軸

の不明確なものでも，おおよその変形流動の方向のわか

る場合があり（例えば第15図；第5図・第17図に含まれ

ていない），そのような例を加えると，南→北または南西

→北東の動きを示すものが，とくにFt3最下部とFt7

にみられる．それは丁度スランプ層の集中的に生起した

始まりと終りの部分に相当する．

　西部（田代島）では，前述したように，スランプ層は

ほとんどみいだされない上，東部より浅い環境での堆積

物によって占められる．しかも，西部での長渡部層の層

厚は，東部の3分の1に過ぎない．西部と東部でのこの

ような層相・層厚の差異は，上記の東傾斜の古海底斜面

が，東部と西部の間，それも東部よりに存在し，東部が

局部的に強く沈降したような堆積盆地の形態を指示する

ものである．

　一方，長渡頁岩部層の分布域のさらに東側では，古海

底面はどのようになっていたであろうか．これを解明す

る積極的証拠はないが，以下の諸点から，東側に向かい

一方的に深くなっていたことは考え難い．

　第1に，鮎川累層の下位にある上部ジュラ系荻の浜累

層堆積時に，同累層分布域の東側（太平洋側）に陸域あ

るいは海底の高まりの存在したことが想定され（滝沢，

1973aほか筆者未公表資料10）），白亜紀になっても，そのよ

うな東側の高まりは衰微したにせよ，非沈降帯として存

在していた可能性がある．その東側の高まりは，南部北

上のジュラ系・白亜系の3列の向斜状配列における（唐

桑一）牡鹿帯と，その東側の大船渡帯（ここでは白亜紀

層が直接古生層をおおう）との中間にあったと考えら

れ，現在みられる上記向斜状配列が，堆積時の古地理や

10）荻の浜累層には，含礫（花岡岩礫が多い）泥岩を伴い，東→西の流

　動を示すスランプ摺曲層や，北東～東→南西～西の側方流がみいださ

　れる．

造構運動を強く反映して形成されたことを予想させる．

第2に，頁岩中にかなり多量の硫化鉄の存在するのは，堆

積盆底が還元的で，東側に陸域ではないにしても，高ま

りの存在したやや閉じた堆積盆の形態を予想させる．さ

らに，スランプ層の発達の始まりと終わりの時期に，南

～南西→北～北東の流動を示すスランプ層の存在や，南

→北の古流向と小長渡部層における北に深く南に浅い層

相の配置などを考慮すると，堆積盆は北方に開きかつや

や沈下していたと推察される．

　要するに，問題の白亜紀層の堆積盆は，東側にも高ま

りを有し、，西部により浅い層相を配置した南北方向に沈

降軸を有する谷状凹地型の形をしており，しかも南側に

閉じた馬蹄形を呈していたと推察される．東→西のスラ

ンプ性流動のほとんどみられないのは，東側の高まりの

隆起が（ジュラ紀に比べて）弱かったためであろう．

7。古流向
　牡鹿地方の白亜紀層の砂岩には，ソールマーク・斜交

葉理・斜交層理など流向を示唆する堆積構造がよく発達

する．parting　lineationや礫のimbricationも多分存在す

るであろうが，これらは摺曲による砂粒あるいは礫の回

転により，再配列の可能性があるので，測定の対象から

除外した．

　7・1小長渡砂岩頁岩部層の古流向

　小長渡部層の粗粒砂岩には，しばしば斜交層理が発達

する・Kb4の砂岩層の下底面には，流向を示すソールマ

ーク（未成熟な形のflute　castや10ngitudinal　ridge　cast）

の発達することもある．これら斜交層理とソールマーク

から得られる古流向を第16図に示す・Kb1（斜交層理の

み）ではSSE→NNW，Kb4の斜交層理およびソールマ

ークではSSW→NNEの若干異なる流向が卓越してお

り，総じて南から北向きである．この流向は，小長渡部

層の層相の側方変化から推察される南に浅く，北側によ

り深いという環境変化と調和している．

　7・2　長渡頁岩部層

　古流向の測定は，ソールマーク，斜交葉理（最上部

Ft8については斜交層理も）および水流漣痕について行

い，その結果を第5図と第17図に示す．

　ソールマークは，flutecast，fhrrowflutecastなどの

scour　markが27，groove　cast，striation　cast，brush　cast

などのtool　markが10の合計37測定された．このうち，

furr・w　flute　castが最も代表的である・ソールマークは本

部層の下半に少なく，主部の上半Ft5とFt6に豊富で

ある．測定数があまり多くないのは，ソールマークの発

達が少ないのではなく，連続して同種かつ同方向を示す
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　　　第16図　小長渡砂岩頁岩部層の古流向．数字は測定数を示す

C皿rent　data　fbr　the　Kobit呂watashi　Sandstone　and　Shale　Member．Numerals　in
circles　indicate　the　number　ofreadings．Legends　are　given　in　Fig。18。

多数のソールマークの発達する場合に，1～2例の測定

で代表させたこと，スレート壁開の発達により，砂岩底

面が，現出しにくいという2っの理由による．

　これらのソールマークの示す流向は，圧倒的に南→北

が優勢である．Ft3などの一部に南西→北東あるいは北

西→南東の流向が少数みられるが，この系統を示す地層

はおもに中層理砂岩である．

　斜交葉理からの古流向測定は，Ft3からFt8にかけて

任意に抽出した43枚の斜交葉理砂岩について行った．

Ft8については，斜交葉理とともに斜交層理を13測定し

た。これらの流向は，同一細部層内ばかりでなく，長渡

部層の主部および上部の全体にわたって，ほぼ同様な，

バラツキの少ない流向を示し，東ないし南東向きに集中

する．この流向は，ソールマークの示す主な流向に直交

するか，またはそれ以上大きく斜交している．

　水流漣痕の流向は，Ft3～Ft8にみられる平行型漣痕に

ついて，27測定した．その流向は西→東に集中し，斜交

葉理砂岩の示す流向に近いが，平均流向の差は，水流漣

痕の方が時計回りに15。回転した方向を示す・両者は同一

の流れ（掃流）によって形成されたものとみなされる．

　以上の長渡部層における3種の堆積構造別の古流向

は，大局的には，大部分のソールマークによって示され

るほぼ南→北の流れと，斜交葉理および水流漣痕に代表

される西→東ないし北西→南東の，相異なる2系統に

まとめられる．前者は現在の地質構造に平行な中軸流

（axial　current），後者はこれに直交ないし大きく斜交する

堆積盆地横断流（transverse　current）とみなされる．しか

し，後者の流向は後背地からの砕屑物質の直接の側方流

入を示すものではなく，堆積盆地内での砕屑物の再移動

・再堆積を示すものかも知れない．

　上記の例のように，斜交葉理あるいは水流漣痕の示す

流向と，ソールマークのそれとが，一連の地層内，しか

も堆積盆地内のほぼ同じ部位に堆積した地層内でありな

がら，平行でなく，直交もしくはかなり斜交した流向を

示すという例は少なくない．例えば，PRENTICE（1960），

BAssETT＆WALToN（1960：DzuLYNsKI＆WALToN，1965

より引用），KELLING（1964），Esu（1964），WALKER（1g6g），

MoORS（1969）などに指摘されている．もちろん両者の

一致またはくい違いの少ない例も多V’（CROWELL，19551

TEN　HAAF，195gl　BouMA，1962三SGoTT，1964＆19661

BALLANcE・19641JoNEs，19691TANAKA，1970）．以上の

諸例は，おもにタービダイトとみなされる地層について
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　　　　第17図　長渡頁岩部層における古流向とスランプ摺曲軸

Paleocurrent　directions　and　orientation　of　slump　folds　in　the　Futawatashi　Shale
Member・Brokenlinesintheouter　circlel　dat諭omgroove　casts　andstriationcasts．
Note　a　nearly　perpendicular　relationship　between　the　general　current　direction　fピom

sole　markings　and　the　direct三〇n　ofslump　movement．

であるが，ソールマークと斜交葉理の流向の相違を，そ

れぞれの堆積様式が異なっており，斜交葉理を示す砂岩

は，底層流（bottom　current）によるタービダイト砂岩の

再移動・再堆積の産物であるとする見解もある（例え

ば，Hsu，19641WALKER，1969）．この場禽底層流は混濁

流とほぼ同様な流向をもつこともある（BALLANGE，1964）

だろうし，また著しく斜交することもある（WALKER，

1969など）だろう．

　また，同一の流れ，とくに混濁流が，発生してから時

間の経過とともに流れの方向を徐々に変えてゆくことも

考えられ，種々の要因が推測されている（KELLING，19641

KEUNEN，1967）．実際に，タービダイトの同一砂岩層内

で，Hute　castを基準として，他のソールマーク（とく

にgroove　cast），parting　lineation，斜交葉理，水流漣痕の

順に，すなわち上位の構造ほど，流向の偏僑の大きくな

る例が報告されてV・る（TANAKA，1970）．

　ところで，長渡頁岩部層における斜交葉理および水流

漣痕の流向と，ソールマークの流向との大きなくいちが

いの要因は，次の3つの理由により，同一の流れの中で

の偏俺とは考えられない．第1に，斜交葉理と水流漣痕

の流向測定の対象となった斜交葉理砂岩と，ソールマー

クをもつ砂岩（薄層理頁岩砂岩互層中の）とは，同一細

分層にしかもごく接近して並存するものの，産状からみ

てわかるように堆積構造を異にする別系統の砂岩層であ

る．第2に，両者の岩質は前述したように異質であって

双方のタイプが直接している揚合でも，詳しくみると識

別可能で，堆積過程の上で全く独立したものと考えられ

る．第3に，両者の流向（ソールマークでは主流向のみ

を問題にする）は，全く別々の方向を示しており，もし

同一の流れに由来するならば当然期待されるべき両者の

中間的流向をほとんど欠くことである．

　したがって，この両者の流向の大きな相違は，全く別
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な，それぞれ独立に存在した流れに由来するとみなされ

る．大部分のソールマークに示される流れは，おそらく

南一→北の方向に支配的に生起した混濁流を示すものであ

り，斜交葉理および水流漣痕に示される流れは，混濁流

によるとみなす根拠に乏しく，むしろそれとは独立に存

在したであろう底層流（bottomtractioncurrent）による

ものと考えられる。ちなみに，かなり深い海洋底であっ

ても，斜交葉理あるいは水流漣痕を十分生成し得るよう

な底層流の存在を裏付ける，流れの実測とその他の証拠

は，最近データの集積の著しい現世堆積物や海洋底の観

測資料から，多数挙げられている（岡田，1967参照）．

R畑（1968）は北米西岸沖のSan　Diego　Troughからの

底質試料の粒度組織の特徴や重鉱物葉理の発達から，底

層流によるとみられる斜交葉理砂層の存在を報告してい

る．要するに，海洋底における底層流の存在は，もはや

疑いのないものとなっているといえよう．

　長渡部層では，底層流による混濁流堆積物の再移動・

再堆積の証拠は，とくに認めることはできない．しかし，

Ft3では，斜交葉理砂岩はときに，中層理砂岩に密接に

伴っており，岩質的にも類似して，中層理砂岩の再移動

・再堆積による可能性がある．このような場合の古流向

の関係は，1例をあげれば，中層理砂岩（厚さ38cm）

のソールマークがN36。W→SE，その砂岩の直上にある

斜交葉理砂岩の斜交葉理はN60。W→SEという流向を示

すように，両者の流向が互いに近いことは数例ある．ち

なみに，上記厚さ38cmの中層理砂岩の下位に隣接する

薄層理頁岩砂岩互層中の級化砂岩薄層には，S12。E→N

の流向を示すソールマークがみられる．

　ここで，中層理砂岩の堆積的意義について簡単にふれ

ておく．中層理砂岩はFt3とFt7によくみられるが，

まずFt3は，第17図のソールマークの流向の中でNW→

SEを示しており，側方流といえる．ソールマークの数が

少なく，形も未成熟なのが多いが，この種の砂岩はflU－

xoturbidite的な性格をもち，側斜面流下型の堆積物であ

ろう．西部田代島の長渡部層主部の下半に挟在する中～

厚層理砂岩が，上記中層理砂岩よりやや粗く』岩質のよ
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　　　第18図　ドウメキ砂岩部層の古流向．数字は測定数を示す

Current　data　fbr　the　Domeki　Sandstone　Member．Numerals　in　circles　indicate　the

number　ofreadings。
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く似る点で，堆積上の関連が興味深い．一方，Ft7の中

層理砂岩からは古流向のデータが全く得られていない

が，岩質的には，Ft3の中層理砂岩と同様にFtβ型が多

く（Ft7型もある）・スランプ層に富むなど，やはり且u－

xoturbidite的な性格をもち，中間的深度での堆積物であ

ろう．しかし，その古流向はFt3のように西→東または

それに近い流向とは限らない．これと岩質的に類似し，

南→北の運搬を示すFt5のチャンネル状砂岩との堆積的

関連も予想され，案外南側からもたらされたものである

かも知れない。

　Ft8の斜交層理はNW→SEの流向を示すが，この方

向の流れは浅海での掃流（おそらく沿岸流もしくは波浪）

にあたり，堆積盆内での砂質物質の漂流に関与するもの

であって，直接的な物質の供給には関与しない性格のも

のであろう．

　7．3　ドウメキ砂岩部層

　本部層の全体にわたって粗粒砂岩に顕著な斜交層理が

発達し，また，本部層下半には，上方細粒化型組層を示

す砂岩層の下底面にソールマークがみられる．ソールマ

ークは，とくに田代島において，大型のIongitudinal

ridge　castやflute　castがよく発達する．これらから求め

られた古流向を第18図に示す．卓越流向は，東部でSW

→NEおよびSE→NW，西部ではS→Nであり，全体

として北向きである．田代島（西部）での流向のうち，

ESE→WNWを示すものは，ドウメキ部層の比較的下蔀

（同部層の基底より100～150mの間）から得られた．

　本部層の大部分は，河川堆積に由来すると考えられる

から，上記の北向きの流向は，この河川が総じて北向き

の流れの支配的であったことを示している．

　以上の3部層における古流向では，総括的にみて，ほ

ぼ南→北の流れが，堆積盆地に普遍的にかつ卓越して存

在し，粗粒砕屑物質の運搬に主要な役割を果したことを

示唆している．しかも，小長渡部層のKb1やKb4お

よびドウメキ部層などの瀕海または河川流路埋積性堆積

物，また長渡部層主部における混濁流堆積物に代表され

る中軸流など，堆積環境や堆積様式が異なるにもかかわ

らず，上記主流向が本地域の白亜紀層に一貫してみられ

ることは注目される．このことは，堆積盆が基本的に南

北方向に伸び，北に向かって深くなっていたことを指示

する．また主流向の方向は，白亜紀層はもちろん，牡鹿

層群の構造軸（摺曲軸）と平行的である．一方，上記方

向に直交ないし斜交する流れは，長渡部層に，西→東あ

るいは北西→南東の流向を示すものが，従属的に認めら

れる．

8・　生成環境と堆積様式

　前章まで述べてきたことのまとめとして白亜紀層全体

の生成環境の垂直的変遷と側方変化および堆積様式にっ

いて論述する．

　白亜紀層の堆積相の変遷は，おおむね層序区分に対応

して，前・中・後期という3つの段階に分けられる．各

各の段階の中では，より小規模な単位での動揺が認めら

れる．

　前期　小長渡砂岩頁岩部層堆積時である．この時期の

地層は大部分陸成層とみなされる下位の清崎砂岩部層

（最上部ジュラ系）を被覆して，海進に伴う沿岸～浅海

成相によって代表される．基底礫岩・砂岩は上・下位の

層相との関連や，粗粒で淘汰の良くないことから，海進

初期における河口成または河口に近い瀕海成と思われ

る．

　基底礫岩の直下位の清崎部層最上部には，局所的に，

深度数m以上，幅100m以上のチャンネル構造がみられ，

これは海進による“溺れ谷”かも知れない．もしそうだ

とすると，海進の始まりは，清崎部層最上部の堆積時ま

でさかのぼることになる．小長渡部層下半部の堆積時に

は，瀕海での小規模な動揺をくり返しながら，浅海沖合

の泥相環境へと移化した．生相は外洋水の影響のかなり

強かったことを示し，白亜紀層分布の東側に陸地か，海

底の高まりの存在したであろうことを併せ考えると，内

海的環境であったと想定される．南側よりの小長渡部層

下半部は，北側に比べて，砂岩に富み，泥質岩は粗くて

淘汰も悪く，砂管状生痕化石に富むなど，常に浅かっ

た．

　小長渡部層上半部の堆積時では，堆積盆の南または南

西側より粗粒砕屑物が多量に流入して埋積が進み，南側

で一時的に河川分流域の陸成層が堆積した．しかし北側

では，下半部に引き続き浅海の泥相環境のままで，とき

どき南側より粗粒砂が流入した．

　このように前期には，堆積盆は沿岸ないし浅海の環境

にあって，あまり深くはならず，南側で浅く粗粒物質が

より多く堆積した．古流系は南ないし南西から北向きの

粗粒砕屑物の運搬を示唆している．この時期における堆

積相の配置は第19図のように示される．

　中期　長渡頁岩部層堆積時で，小長渡部層の沿岸～浅

海成相に比べて，相対的により深いまたは沖合環境での

海成層で代表される．前期から中期にかけての層相の垂

直的変化は，堆積盆の南縁では前期の後半に陸性環境に

あったので，急激であるが，北側では似たような環境が

続いていたので，変化は緩慢である，
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　　　　　　　第19図　小長渡砂岩頁岩部層における堆積相の配置

Fig．19　Diagramatic　cross　section　showing　the£acies　distribution　in　the　Kobitawatashi

　　　Sandstone　and　Shale．

　東部（網地島）の下部（Ft1－Ft2）は，生物擾乱の

痕跡の著しい淘汰不良の砂質頁岩ないし泥質砂岩に示さ

れるように，かなり浅く波浪の作用の弱い環境，たとえ

ば浅い内湾か入江の環鏡での堆積に始まる．次いで，泥

質岩は上方に向かって細粒化し，生物擾乱の痕跡が少な

くなり，級化層（中層理砂岩頁岩互相）の堆積するよう

な比較的深い環境へと急速に移化した．さらに，上方に

向け砂質岩の來みは一層少なくなり，生痕化石もまれな

粘土質頁岩に示される，より深い，または供給源地から

より遠く，砂質物質の流入しない静穏な環境になった．

これに対し，西部の田代島の下部は，泥質岩は東部に比

べて全般的に粗く，淘汰もよくない．また東部でみられ

る級化層や粘土質頁岩は発達せず，原地性に近い腕足貝

やカキなどの化石をときどき含む．西部の下部は海進相

ではあるものの，堆積環境は東部でのようには深くなら

ず，浅い環境のままであった．

　主部（Ft3－Ft6）の東部では，葉理および薄層理の

よく発達する泥質岩を主とする地層で，下部とは岩相や

堆積的特徴も異なる．

　Ft2の最上部からFt3最下部にかけては，頁岩が粗粒

化し，砂岩薄層が徐々に多くなるなど，堆積盆はやや浅

くなったであろう．Ft3の堆積時では掃流の作用がかな

り活発で，泥質物質の堆積する場に，斜交葉理砂岩や砂

質縞状互層で代表される砂質物質がひんぱんにもたらさ

れた。この掃流の向きは，もっぱら西から東に向かって

いた．この時期には，堆積盆の東部に，南北方向に伸び

をもつ沈降性谷状凹地が形成され，その西側斜面はかな

り急な傾斜をもっていた．この急な側斜面には，西→東

の滑動方向をもつスランプ層がひんぱんに生起した．ま

た斜面流下型のfluxoturbiditeも形成されたが，混濁流

（南→北の）はきわめて従属的であった．堆積場はおも

にこの側斜面上にあったと推察される．

　Ft4堆積時には，Ft3に比較して，砂質物質が減少

し，スランプ層もごくわずかになっていることから，堆

積場は側斜面上から谷状凹地に移った．Ft4にもっとも

顕著で，Ft3とFt5　にも従属的にみられる泥質縞状互

層は，多くは掃流の作用が関与したとしても，一部はひ

んぱんに生起したであろう浮流による運搬・沈積に由来

したと考えられる．

　主部の上半（Ft5－Ft6）は，縞状互層の発達が弱く

なり，級化層相と成層良好な頁岩相が卓越する．

　Ft5の薄層理頁岩砂岩互層と極薄層理砂質頁岩におけ

る級化現象は，南側からの混濁流に由来すると考えられ

る．一方従属的であるが，縞状互層や斜交葉理砂岩の存

在によって示される掃流の作用もときどきあった．スラ

ンプ層は余り顕著ではないが，Ft5の下部のみにみられ

る．ごく局所的には海底浸食谷構造がみられる。全体と

して，Ft5はtrough底南縁での堆積であり，Ft3・Ft4

に比べて南からの砕屑物の運搬が卓越したであろう．

　Ft6ではFt5に比較して，級化層（薄層理頁岩砂岩互

層）の発達が良好になる．南から北に向かう流向を示す

ソールマークのひんぱんさからみて，その方向の混濁流

の作用は長渡頁岩部層の堆積期間の中でも絶頂期を示

す．スランプ層は規模は小さいが，ときどき存在し，依

然として西側に側斜面が存在㌧た．

　西部（田代島）における主部の層相は，常に浅海での堆

積を示している．すなわち，ときどき三角貝（ハ4ッoρho－

76伽・吻n励5）その他の二枚貝を産する砂質頁岩または

シルト質頁岩を主とし，塊状無構造の中～厚層理砂岩層

を挟在する．また葉理の発達はきわめて悪く，泥質岩に

おける淘汰もあまりよくない．したがって，掃流の作用

も全般を通じて非常に弱かったなど，東部とは生成環境
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や堆積様式が異なっていた．

　上部（Ft7－Ft8）の堆積時では，主部よりも全般的

に浅くなり（海退），層相が東部と西部で類似してきて，

堆積盆がかなり平坦化したと推察される．すなわち，上

部の厚層理～無層理シルト質頁岩は，常に浅海環境にあ

った西部で普遍的にみられる岩相であることや，斜交層

理の発達した砂岩に隣接することなどから，波浪限界以

深の浅海での堆積物であろう．西部では，東部に比べて

全般的に粗くて淘汰が悪く，浅海生の貝化石をよく含む

など，より浅い環境にあった．Ft7では西→東の流動を

示すスランプ層が，主部に引き続いて見いだされること

も，西側ほど浅かったことを指示する。しかし，主部の

堆積時に存在したtroughは，この時期に衰微していった

であろう。

　Ft8では，ときどき斜交層理を示す淘汰良好のアレナ

イトが伴われるので，波浪作用の影響が示唆される．さ

らに，浅海または瀕海での，葉理を著しく乱す原因と考

えられる生物擾乱の痕跡もみられることなどから，Ft7

の堆積時よりさらに浅くなったと推察される』Ft8の

堆積環境は，RICH（王951）の環境分類のうち，波浪相

（undaiorm）に比較されよう。東部では西部に比べて，葉

理の発達がよいが，大局的に層相は似かよっており，ス

ランプ層の欠除などから，東部にあったtroughも全く消

滅し，堆積盆は平坦化した．

　要するに長渡頁岩部層の堆積は，海進→沈降→海退の

変遷を示し，東部と西部との層相の差異，東部での局所

的なtroughの形成と強い沈降によって特徴づけられる・

　後期：ドウメキ砂岩部層堆積時で，後背地に急激な上

昇・削剥があって，堆積盆地に粗粒物質が多量にもたら

された・この粗粒砕屑物は南から北に向かって運搬され，

当初東部では河川から運搬された砕屑物が，浅海の河川

流路延長部にも堆積した．西部では，この砕屑物が瀕海

で波浪作用により動揺を受けて沿岸州などを形成しなが

ら堆積した．しかしすぐに埋積と海退により本地域全体

が陸化し，主として河川堆積物からなる陸成層を堆積さ

せた．この陸成層の上半部では泥質物が少なく，堆積環

境は沖積平野というより，おそらく河川勾配が急な扇状

地（fan）型であったと推察される．

　以上，牡鹿地方の白亜紀層は，沿岸成堆積物に始まり，

海進と東部地域での強い沈降運動により，南北に中心軸

をもつ谷状凹地の形成へと進んで，そこに泥質フリッシ

ュ様の地層が堆積した後，海退化と粗粒砕屑物の急速な

供給の結果，陸成層を堆積するという堆積相の変遷を示

しており，全体として，一つの堆積輪廻を形成している

とみなすことができる。そして碑屑物は大部分南側から

運搬され，堆積盆は相対的に南または西側に浅く，北ま

たは東側に深かったと想定される．

　“ヂルタ相”について

　以上に述べた白亜紀層の生成環境の変遷のうち，長渡

頁岩部層主部の上半から同部層上部，さらにドウメキ砂

岩部層にかけての堆積環境は，谷状凹地型の堆積盆にお

ける斜面（slope）基部または底部のような比較的深い環

境から，浅海陸棚的な浅い環境を経て，遂には陸性環境

になったことが想定された・このような海退に関連して，

長渡部層上半部における砕屑物の粒度は上方に向かって

次のように変化する．すなわち，砂質物質にあっては，

極細粒または細粒から中粒へと，また泥質基質の多いワ

ッケからそれの少ないアレナイトヘと変化する・頁岩も，

シルト質～粘土質の細粒なものから，砂質の粗いものへ

と変化する．要するに，上記の傾向は長渡部層上半部に

あっては，海退化とともに，堆積物が上方に粗粒化して

いることを示している。しかし，本部層上半部では，常

に泥質岩が優勢であって，最上部のFt8でも，その70％

は泥質岩によって占められる．したがって，典型的な上

方粗粒化組層（coarsening－upward　sequence：SELLY，19701’

岡田，1971a）が，環境の漸進的浅化とともに，泥質岩卓

越層→砂質岩卓越層→砂岩厚層といった泥質岩の全般的

減少によって特徴づけられるのに比較して，本部層の場

合漸進的浅化はするものの，泥質岩はそれほどには減少

しないという点で，典型的なものとは異なる．しかし，

砂質岩にみられる堆積的諸特徴の垂直的変化は，典型的

な上方粗粒化型組層にみられる傾向とほぽ共通すること

が注目される．泥質岩量の多いことは，このセクション

における地層形成の場が，公海性でなく，やや閉じた湾

的環境であって，波浪作用があまり活発でなく，堆積盆

のかなり浅い位置まで泥質物質の堆積が可能であり，か

つ後背地からの粗粒物質の供給が少なかったためであろ

う．

　一般に上方粗粒化現象は，デルタ堆積を指示する可能

性があり，さらにそれを積極的に認定するには，デルタ

先端底部（prodeltaic　shelf），デルタ先端斜面部（prode1－

taic　slope），デルタ前面部（delta丘ont）およびデルタ頂

部（deltaic　plain，on－deltα）の4部位に相当する地層の

識別されること（GREENsMITH，1966；岡田，1971a）や，

田中・寺岡（1973）の指摘するように，それらの地層の

水平的配置関係の明らかにされることが理想的である．

しかし，デルタ環境としての4部位の地層の個々の認定

・位置づけは，地質時代デルタの場合は必ずしも易しく

なく，なにをもってそれぞれの部位を認定するかという
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点で，とくにデルタ先端斜面部やデルタ先端前面部にあ

る堆積物の識別には，難しいものがある（GREENSMITH，

1966）・また，上方粗粒化型組層は，SELLY（1970）によれ

ば，海退性の海浜相（linear　clastic　shoreline　facies）にお

ける沿岸州または堤浜（b＆rrier　beach）環境での垂直的岩

相変化にも認められる．したがって，デルタ相・海浜相

双方の堆積型における単位組層中酎下半部の層相の特徴

が，互いに類似していることに留意する必要がある．デ

ルタ成層を決定づけるものとして，デルタ頂部に相当す

る地層の存在が重要であることを，SELLY（1970）は指摘

している．このことは“狭義のデルタ環境”がデルタ頂

部であることを考えるならば当然であろう．

　ところで，長渡部層最上部と，陸成層を主とするドウ

メキ部層との関係は，先に述べたように，岩相は急変す

るものの不整合ではなく，海底同時侵食の関係にあって，

ドウメキ部層基底部は，河川流路の浅海への延長流路堆

積物と考えられる．また，同部層の基底の上方約25～50

mの部分は，頁岩優勢であって，部分的に植物破片を多

量に含み，炭質頁岩を挟有する．基質が炭質頁岩からな

る中礫礫岩や，砂まじりの“きたない”雲母質頁岩もみ

られる．この部分は，上下に隣接する地層の堆積相を考

慮すると，沿岸の湿地ないし沼沢地（marsh）の堆積物と

思われる．さらにその上位には，上方細粒化型組層を示

す礫岩・砂岩と頁岩の極厚層理互層が重なり，これは下

流型河川堆積一分流　（distributary）または蛇行河川

（meanderingr五ver）一における流路埋積およびその側

方の自然堤防・はん乱原堆積を示唆する。このようなド

ウメキ部層下半部の層相の特徴は，デルタ頂部の地層の

特徴（GREENsMITH，19663SELLY，1970）によく類似して

いる．

　このような河川流路の浅海への延長流路埋積堆積層と

デルタ頂部類似層の存在は，その下位の純海成層の部分

が，上方粗粒化などから指摘しておいた海退浅化を示し

ていることを併せ考えるならば，本地域の白亜紀層上半

部が，全体として，漸次的海退相であり，かつデルタ成

層である可能性を示唆する．

　そこで，長渡部層からドウメキ部層にかけての問題の

地層の堆積様式を，デルタ相という観点から再考してみ

よう．

　長渡部層の下部（海進相）から主部への岩相推移は，

砕屑物が，Ft2の遠海的な粘土質頁岩から，Ft3の中層

理シルト質頁岩や縞状互層へと粗くなり，中層理砂岩・

斜交葉理砂岩などの砂質物質にも富むようになる．この

ことは，堆積盆の海退化と，砕屑物の供給・堆積様式に

変化の生じたことを示している．おそらく，この層相の

変化は，デルタ環境の形成によるものであろう．長渡部

層主部堆積時の前半では縞状互層が，後半では，混濁流

に由来する薄層理頁岩砂岩互層が特徴であるが，いずれ

も，あまり浅い環境ではなく，デルタ環境の沖合部にあ

たるデルタ先端底部またはデルタ先端斜面前部に堆積し

たであろう．そこでは，斜交葉理砂岩や縞状互層に示さ

れる掃流や浮流の作用が活発であった．

　一般に，他の多くの堆積盆に知られる混濁流堆積物（タ

ービダイト）は，いわゆるフリッシュ型堆積盆を埋積し

て，数100あるいは数1000mといった厚い地層群を形成

し，しかも安定した岩相（有律砂泥互層）を呈する．そ

れに対し，長渡部層主部の混濁流堆積層は，産状が，い

わば挿話的であって，他の岩相（掃流堆積物など）と混

在するなど，岩相としての安定さと均質性を欠き，典型

的なフリッシュ型堆積盆の場合とは性格が異なる．また，

本部層主部の場合のような頁岩勝ちの混濁流堆積層（泥

質フリッシュ）は，他の多くのフリッシュ型堆積盈では，

より末端相を示すものとされているのに比べて，それほ

ど末端相または深い環境を示す証拠は見いだされない．

従って，本部層にみられる混濁流堆積層は，通常のフリッ

ジュ型堆積盆とは異なり，デルタ環境のような総体とし

て浅い環境下での末端相として形成されたと考えるのが

妥当であろう・岡田（1971a）によれば，本邦の白亜系に

認められる2例のデルタ型堆積相において，デルタ先端

底部に相当する部位の層相が，泥質岩を主としながらも，

混濁流堆積物（級化層）や掃流作用によるとみられる“きれ

いな”砂岩・シルト岩薄層をひんぱんに挟むと指摘され

ている点は，本部層の層相に類似しており，注目される．

　一方，長渡部層主部の下半に代表的な縞状互層の成因

は，まだよく判っていないが，前述したように，掃流の

作用のほかに，浮流からの懸濁物質の差別的沈積が関与

したと推察される．懸濁状態での砕屑物の運搬には，混

濁流のほかに，洪水時河川から流入した砕屑物のうち比

較的細かい物質が，浮遊状態のまま堆積盆に広く拡散・

沈積するか，大型の嵐（storm）や潮汐作用などの波浪作

用による“底質”の再移動・再堆積が考えられる．前述

のように本地域の白亜紀層の堆積場が，公海性でなく，

外洋水の影響のある湾的あるいは内海的環境であったと

想定されることや，もし波浪作用が主因で縞状互層が形

成されるなら，浅海陸棚的環境の堆積である西部の長渡

部層に，縞状互層がひんぱんにみられてよいはずである

のに，実際には乏しいことから，縞状互層が波浪作用に

よるとは考え難い．また，高エネルギーである混濁流を

主因とみなすことは，極細粒砂以下のおもに細粒砕屑物

を主とし，1cm以下の間隔でのひんぱんな葉理（または
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葉層：級化はあったり，なかったりする）をもつこと，

明確な“流れ”構造（currentstructure）を欠くことが多

いなどの縞状互層の諸特徴からは困難であろう．したが

って，先に述べた掃流作用のほかに，縞状互層の成因と

して，洪水時に河川からもたらされた砕屑物のうち，極

細粒砂以下の細粒砕屑物が，低エネルギーの浮流として

運搬され，粗粒シルト～極細粒砂と，泥質物質とが分離

・沈積することによって形成されたことが想定される．

河川の洪水の影響をひんぱんに受けるような環境として

は，デルタ環境は可能性高いであろう．従来報告されて

いる縞状互層に類似の地層は，第3章に例記したものな

ど大部分が，デルタ成層または沿岸成層から知られてい

るが，本地域のは少なくとも既述のように，沿岸環境を

指示しないことが注視される．

　要するに，長渡部層主部における縞状互層・混濁流堆

積層などを代表的岩相として含む泥質フリッシュ様の地

層は，本来デルタ環境下，それもスランプ層などの堆積

的諸特徴・化石相・層相の垂直的配置関係などから判断

して・デルタ先端底部またはデルタ先端斜面前部のよう

なデルタの末端部での堆積にもとづくと想定される．

　長渡部層上部け，主部よりもより浅い環境を指示する

ことは既述したが，デルタ環境という観点からみると，

おそらくデルタ先端斜面部からデルタ前面部といった海

成の浅い部位での堆積に由来するであろう．まずFt7の

おもにシルト質頁岩からなり，ときどき中層理砂岩の挟

有される部分は，デルタ先端斜面部での堆積物であろう・

Ft7の砂岩層の多くはスランプ層化しているが，そのう

ち比較的厚いものでは南→北の流動と想定されるものが

認められることは，デルタ層の配置の上で注目されよ

う．先にふれたように，デルタ先端斜面部に当たる地層

の認定には難しい点があるが，ちなみにGREENSMITH

（1966）・SELLY（1970）などにあげられた多くの諸例では

この部位の地層はおもにシルト岩ないしシルト質粘土岩

からなっている例が多く，葉理の発達は乏しい場合とひ

んぱんな場合とがある．

　Ft8の斜交成層を伴う成層砂岩と，砂質頁岩の交互す

る部分は，デルタ前面部の比較的沖合での堆積にもとづ

き，デルタ先端斜面後部の地層を含むかも知れない．こ

の部分の砂岩（淘汰のよいアレナイト）には，部分的に

斜交層理・斜交葉理・水流漣痕が発達し，掃流作用の活

発であったことを示すが，これと交互する砂質頁岩には，

葉理が乏しい．この種の頁岩は，Ft8の上限部すなわち

ドウメキ砂岩部層の直下位まで発達し，デルタ頂部の分

流と分流の間に入り込んだ小湾（interdistributary　bay）

の堆積物かも知れない．もしそうだとすれば，この“デ

ルダ’は、鴇趾状の形態を有していたであろう．他にデル

タ前面部にあたる地層としては，先に河川流路の浅海へ

の延長流路埋積層とみなしたドウメキ部層最下部の砂岩

層を挙げることができよう．また，西部（田代島）のド

ウメキ部層最下部（Mッoρho7611α集積層を挟む粗粒砂岩

と，その上位の∠卿h乞4・漉の集積層を挟む砂質頁岩）の

部分は，この“デルダ’の西側部分に形成された沿岸州

や入江のような環境を指示するものかも知れない．広義

には，このような部分もデルタ前面部とみることもでき

よう．

　デルタ頂部を指示する地層は，前述したように，ドウ

メキ部層の下半部に代表されよう．

　以上に想定された白亜紀の“デルタ成層”を堆積した

堆積盆は，海成の泥質フリッシュ様堆積物に代表される

長渡部層主部の堆積時には，南北に伸びをもち，東西両

側および南側にも浅くなっていた半盆状の形態をなして

いた．当時の堆積盆底の深度を推定するのは困難である

が，ここで述べた白亜紀層はもちろん牡鹿層群全体が，

海成層と陸成層の交互するような“陸洋型”の堆積相か

ら構成されていることを考慮するならば，かなり深い深

度，例えば，数100m以深といった深度は考え難い．ま

た，この北に開いた半盆地状堆積盆の西側斜面は，かな

り急であったが，これは南北性¢）造構運動がすでに堆積

時から存在したことを示唆している．

　この“デルタ”は，砕屑物の運搬方向が，長渡部層主

部やドウメキ部層における南→北の主流向に示されるよ

うに，北に向かって成長しながら，先に述べた半盆地状

堆積盆を埋積・陸化させていったと推察される．デルタ

頂部を示す地層の分布からみて，この“デルタ”の大き

さは，その横幅が最少限15kmはあったと想定される・

ここで問題にした長渡頁岩部層主部からドウメキ砂岩部

層下半部にかけての堆積は，第20図のように模式化され

るであろう．

　以上に述ぺてきた牡鹿地域の下部ネオコム階の地層

に，ほぼ同時代の地層は，その周辺では，同地域の北方

約60kmの唐桑地方の磯草・長崎層，北北西方30km

弱の橋浦地方の十三浜層群，そして南西方の相馬中村地

方の小山田層がある．それら3地方の白亜紀層の堆積相

については，稿をあらためて総括的に述べる予定である

が，海進性の浅海成頁岩または砂岩を主とし，少なくと

も海退相は見当たらない．それらの堆積相は，牡鹿地域

の小長渡砂岩頁岩部層に類似するとみられ，この上位に

発達するような泥質フリッシュ様の地層や，河川成を含

む陸成層はみいだされない．それらの地層の層厚は，牡

鹿地域のに比較して，数分の1以下とかなり薄い．おそ
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Fig．20

　　　第20図　長渡頁岩部層上半部の堆積様式を示す概念図

Depositionalrec6nstructionofthe　CretaceousFutawatashi　Shale　Member　ofSouthem
Oshika．

らく，南部北上から阿武隈山地北東縁にかけての最下部

白亜系の堆積では，牡鹿地域は沈降量がもっとも大き

く，堆積の中心であったと想定される．

9．　ま　と　め

前章までに，牡鹿半島の白亜紀層について，岩相・堆

積構造・化石相・砂岩の性質・スランプ構造・古流系な

どについて記述し，白亜紀層の堆積環境・堆積盆の形態

・堆積様式について論述した．結論として，次のような

諸点があげられる．

　1・白亜系（鮎川累層の中・上部，LowerNeocomian）

は，厚さ1，350m以上で，それぞれ堆積相の異なる3部

層からなる．

　2・堆積盆および堆積環境の変遷は，次の3つの時期

に分けられる．

　前期（小長渡砂岩頁岩部層堆積時）では，軟体動物化

石に富む沿岸ないし浅海成層が堆積し，堆積盆は南側に

浅く，南縁には一時的に陸成層が堆積した．

　中期（長渡頁岩部層堆積時）では，おもに葉理および

層理の発達良好な泥質岩が堆積したが，堆積盆の東部と

西部とで，層相と沈降量が著しく異なる．東部に南北方

向に強く規制された谷状凹地があって，その西側斜面に

はスランプ層がひんぱんに形成された．砂質物質の運搬

・堆積には，西向きの掃流と北向きの混濁流とが大きく

関与したが，斜面流下型のHuxoturbiditeや，浮流から

の沈積もあり，その堆積型式は多様であった．一方，西

部では，静穏な浅海陸棚的環境にあり，スランプ層はほ

とんどなく，流れの作用も弱かった．沈降量は東部の3

分の1に過ぎないほどであった．しかし，この時期の末

期には，東部での谷状凹地と急な側斜面が衰微し，堆積

盆は平坦化するとともに海退して浅くなった．

　後期（ドウメキ砂岩部層堆積時）では，中期の後半か

ら引き続く海退によって，堆積盆は瀕海を経て陸化し，

おもに河川性堆積により，礫岩を挟む粗粒砂岩が厚く堆

積した．

　3・　中期の中ごろから海退が始まり，後期には陸成層

が堆積するようになったが，このような堆積過程は，デ

ルタ環境で行われたものと想定される．すなわち，長渡

頁岩部層の主部（おもに“泥質フリッシュ様堆積物”）の

地層は，デルタの比較的沖合部（distal　prodelta）に堆積

したものであり，同部層の上部はデルタ先端斜面部から

デルタ前面部での堆積，そしてドウメキ部層下部はおも

にデルタ頂部での堆積を示唆している．この“デルダ’

は南から北に向かって成長し，最後はより上流側の河川

堆積物に覆われた．

　4・粗粒砕屑物は，大部分南から北に向かう流れ（河

川と瀕海域での掃流と，一部は混濁流も）によって運搬

されたが，この方向の流れは，前・中・後期に一貫して

堆積盆地に支配的であった．後背陸地は，おもに花嵩岩

質岩と，陸性の珪長質火山岩類とからなっていた．

36一（302）



南部地上牡鹿半島の白亜紀層の堆積（滝沢文教）

　　　　　　　　　　　　　　　　文　　献

ALLEN，」．R．L（1964）Studies　in　fluviatile　sedimen－

　　　　　　　tation：six　cyclothemsfrom　Lower　Old　Red

　　　　　　　S＆ndstone，Anglo－Welsh　Basin．S64乞膨π一

　　　　　　　オo‘ogッ，voL3，p．163－198．

ALLEN，J。R。L（1965）Fining－upwards　cycles　in

　　　　　　　alluvialsuccessions．L乞∂6ψo・JM傭h6吻

　　　　　　　060」．ノ10μ7．，voL4，P・229－246・

ARAI，J．（1960）The　Tertiary　system　ofthe　Chichibu

　　　　　　　basin，saitama　pre色cture，central　Japan）

　　　　　　　Part1，Sedimentology。ノ1αψαπ306・P70ηzoあoη

　　　　　　　9プS6∫6η66，122P．

BALLANcE，P。F。（1964）The　sedimentology　of

　　　　　　　WaitelnatagroupintheT乱kapunasection，

　　　　　　　Auckland．ハη6ωZθα」αη4Joμ7．0θoJ．060汐妙5。，

　　　　　　　voL7，p。466－499．

　　　　　　　　　　H．BouMA，A．　　（1962）S64伽6η渉oJo9クヴ5Io膨Fひ56h

　　　　　　　D6ψ醜5．温0γψh乞・勘ゆγoα6h診oFα6乞ε5正窺θγ一

　　　　　　　p76如距o㍑．ElsevierコAmsterdam，168p，

CoLLlsoN，J。D．（1969）　The　sedimentology　of　the

　　　　　　　Grindslow　Shales　and　the　Kinderscout

　　　　　　　Grit：A　delt我ic　complex　in　the　Namurian

　　　　　　　ofNorthem　England．ノio縦．S6漉躍8漉，P8甜oム，

　　　　　　　voL39，P・194－221。

CoNYBEAREシC．E．B．and　CRooK，K　A．W。（1968〉

　　　　　　　ハ4απ襯Zげ36‘ガηz6π如り，S≠耀6伽765．Bureau　of

　　　　　　　Mineral　Resources，Aus専ralia．329p．

CRow肌L，J。C。（1957）Origin　ofpebbly　mudstone．

　　　　　　　060」．506．∠4η～67．B初JJ。，voL　68，　p。993－

　　　　　　　1010。

DeRAAF，」、F。M。，READING，H．G。，WALKER，R．G。

　　　　　　　（1965）Cyclic　Sedimentation　in　the　lower

　　　　　　　Westphalian　of　North　Devon，England．

　　　　　　　S6漉η26漉oJoglア，vo1・4，P・1r52・

DoTT，R．H．，JR，（1963）Dynamics　of　subaqueous

　　　　　　　gravity　depositional　processes。β㍑」乙∠1窺67・

　　　　　　　∠4550‘，P6」70」．060」．，voL　47，P。　104－128。

DoTT，R．H．，JR。（1964）W＆cke，graywacke　and

　　　　　　　matrix－What　apProach　to　immature

　　　　　　　sandstone　classi且cation　P．　Jo解．　5θ協窺8撹．

　　　　　　　P8♂70Jo9ク，voL34，P。625一・632。

DzuLYNsKI，S．＆ndWALToN，E．K．（1965）S8伽6η吻

　　　　　　　互6α勉7θ5げFひ56hαη407夢ωα6ん65。Elsevier，

　　　　　　　Amsterdam，27ヰp。

GREENsMITH，J．T。（1966）　Carbonifゑrous　deltaic

　　　　　　　sedim、entationinEastemScotland＝A

　　　　　　　reviewandreapPr呂isaL　In：SHIRLEY，M．L

　　　　　　　and　RAGsDALE，J．A。（eds．），Dθ伽5勉孟h8乞7

　　　　　　　980Jog∫6ノン卿6ω07ん，H：ouston　GeoL　Soc．，

　　　　　　　Texas，p、189－21L

FARRow3G，E　（1966）Bathymetric　zonation　of

　　　　　　　Jurassic　trace　fossils　from　the　coast　of

　　　　　　　Yorkshire，England，Pα16096097。Pα」606」∫窺α∫oム

　　　　　　　P‘zZ60660Z．シvoL2，P、103－15L

HAYAMI，L（1960）Pelecypods　ofthe　UpPerJurassic

　　　　　　　and　Lowermost　Cretaceous　Shishiori

　　　　　　　Group　in　Northeast　Japan，／ごψαη」死oμ7．

　　　　　　　（3180ム06097．，voL31，P．85－97．

HAYAMI，L　（1961a）on　the　Jurassic　pelecypod

　　　　　　　£aunas　in　Japan．Jo％7，Fα‘，s6歪．uπあ．To砂o，

　　　　　　　Sec．2，vol．13，pt．2，P．261－343．

HAYAMI，1・（1961b）Jurassic　stratigraphy　of　so旦th

　　　　　　　Kitakami，Japan。1－III．」ψαπJo％7．G60」．

　　　　　　　06097・，voL32，no．2，P，157－204．

HAYAMI，1。and　NAKAI，1．（1965〉On　the　Lower

　　　　　　　Cretaceous　pelecypod，“⑦rθηα，，παμη3αηn∫，

　　　　　　　fr・mJapan．Tプαη5。P7・6・P吻砿5・6。ノ吻η，

　　　　　　　N。S．，no．59，P．U4－125，

速水　格（1962）　ジュラ紀の斧足類相（海棲生物の

　　　　　　　古生態研究）．化石，no・3，p・51－56・

速水　格（1969）　中生代の“浮遊性”二枚貝につい

　　　　　　　て．地質雑ンvoL75，p．375－385．

HEcKEL，P。H．（1972）Recognition　of　ancient

　　　　　　　shallow　marine　environments．So6．E60η．

　　　　　　　Pα16・n渉oム鰯ル伽7α」・，5汐8‘。P初ウ，，no．16，

　　　　　　　p．226－286．

Hsu，K・J・（1964）cross－laminations　in　graded　bed

　　　　　　　sequences，　Jo％7。　S64物z6η∫。　Pθ♂70Joglア，　voL

　　　　　　　34っp．379－388．

HuBERT，」．F，，BuTERA，」。G。andRlcE，R。F。（1972）

　　　　　　　Sedimentology　ofUpPer　Cretaceous　Cody－

　　　　　　　Parkman　Delta，　Southeastem　Powder

　　　　　　　River　Basin｝Wyoming．080」。Soo。肋．

　　　　　　　β鉱JJ。，vo1．83，p．1649－1670．

JoPLING，A．C。and　WALKERシR－G。（1968）Mor－

　　　　　　　phology　and　origin　of　ripPle－drift　cross－

　　　　　　　laminationンwith　examples　from　the

　　　　　　　Pleistocene　of　Massachusetts，／0鉱7．S64∫．

　　　　　　　窺θ雇．P6翻oZo9ク，voL38，P．804－817。

37一（303）



地質調査所月報（第26巻第6号）
K・肌LING，G・（1964）The　turbidite　consept　in　Britain・

　　　　In：BouMA，A。H．and　BRouwER，A。（Edi－

　　　　tors〉，71励観∫ε5，Elsevier，Amsterdam，

　　　　P．75－92。

KLEINンG．V。（1966）Dispers＆1and　petrology　of

　　　　sandstones　of　Stanley－Jackfork　boundary，

　　　　Ouachita　fold　belt，Arkansas　and　Okla－

　　　　homa．4膨7．濯5506．Pθ渉70」。080」．｝voL50，

　　　　no．2，P。308－326．

KLEIN，G。V。（1967）Paleocurrent　analysis　in

　　　　relation　to　modem　marine　sediment

　　　　dispersal　pattern．∠垂解ε7。∠4∬o‘。P6君70」・G60‘。，

　　　　voL51，P．366－382。

KsIAz冬IEwlcz，M．（1958）Submarine　slumping　in

　　　　the　Carpathian　flysch。　z1ηπ，　So6。　σθoJ．

　　、　　　　Po♂09η6．voL28，P。123－150。

KuENEN，P。H。（1948）Slumping　in　the　Carbonif・

　　　　erous　rocks　of　Pembrokshire．σ80」．306．

　　　　五〇η40η（～μαずムJoz61，，voL104，P．364－385。

KuENEN，P。H，（1967）Emplacement　of　flysch－type

　　　　sand　beds．S8漉ηz6π♂oJo9フ、，voL　9，P・203－

　　　　243．

McBRIDE，E．F。（1963）A　classiHcation　of　common

　　　　sandstones．J石oε67。S64∫耀θη∫。P6∫70Jo9フ，voL33，

　　　　p，664－669。

MooRs，E　T．（1969）The　position　ofgraptolites　in

　　　　turbidites，384伽26π♂．σ60」．，voL　3，P。241－

　　　　261．

岡田博有（1967）　地向斜砂質堆積物研究の問題点．

　　　　科学（岩波書店），vol。37，p．270－276．

岡田博有（1968a）　砂岩の分類と命名．地質雑，

　　　　vol．74，P．371－384．

岡田博有（1968b）　礫質堆積物にみられる逆グレイ

　　　　ディング．地質雑，voL74，P．589－594．

岡田博有（1969）　対馬北部地質断面の予察的研究．

　　　　国立科博専報，no。2，p。5－18。

岡田博有（1971a）　地向斜砕屑堆積層中の一堆積型

　　　　式。地質学論集（日本地質学会），no．6，P．

　　　　75－82，

岡田博有（1971b）　再び砂岩の分類と命名について．

　　　　地質雑，vol。77，p。395－396．

小貫義男（1969）　北上山地地質誌．東北大地質古生

　　　　物研邦報，no。69，p．1－239。

PETTIJoHN，F。J・and　PoTTER，P．E。（1964）∠44α5αη4’

　　　　gJ・55αワびρ伽卿56伽6π吻伽伽r65，

　　　　Springer－Verlag，New　York，370p。

PoTTER，P・E・and　PETTIJoHN，F．J・（1963）Pα」θ一

　　　　〇6％γ76撹5αη4Bα5玩∠藍ηα砂5乞5．Springer　Verlag，

　　　　296P。

PRENTlcE，J．E・（1960）Flow　structures　in　sedimen－

　　　　tary　rocks。Jo％7。060」。，voL　68，p．217－

　　　　225．

RAD，V．V。（1968）Comparison　of　Sed五mentation

　　　　in　the　Bavarian　Flysch　and　Recent　San

　　　　Diego　Trough。Joμ7，S6漉膨nよP6渉70」．，voL

　　　　38，no．4，P．1120－1154，

READING，H．G。（1970）Sedimentation　in　the　Upper

　　　　Carboniferous　of　the　Southern　Flanks　of

　　　　theCentral　CantabrianMountains，North・

　　　　ern　Spain。Pプ06。080」．∠4∬06。，vol・81，P・1－

　　　　41．

REINEcK，H。一E．（1968）Classification　and　origin　of

　　　　Haser　and　Ienticular　bedding．　58漉η26π一

　　　　∫oJo8。ア，voL　I1，p．99－104。

REINEcK，H。一E・（1972）Tidal　flats．In：RIGBY，J・K・

　　　　and　HAMBLINシW．K。（Editors）。Recogni－

　　　　tion　of　Ancient　Sedimentary　Environ・

　　　　ments、So6．E60π。Pα」60π孟o乙ハ4伽α」．，勘‘。

　　　　P配6．no。12，P・149－172。

RlcH，J．L．（1951）Three　critical　environments　of

　　　　deposition，and　criteria　for　recognition　of

　　　　rocks　deposited　in　e我ch　ofthem。BμJJ。σθo乙

　　　　So6。∠【ηzりvoL62ンp。1－20。

SATo，T。（1958）Pr6sence　du　Berriasien　dans　la

　　　　stratigraphie　de　plateau　de　Kitakami

　　　　（Japan　　septentrional）・　Bμ1乙　　306。　σ60ム

　　　　F7απ66，S6r．6，Tom．8，p．585－599。

ScoTT，K．M．（1966）Sedimentology　and　dispersal

　　　　pattern　of　a　Cretaceous　Hysch　sequence，

　　　　Patagon三an　Andesンsouthem　Chile。B衡〃，

　　　　∠4ηz・∠4∬06・ぞ6甜oJ・σ60ム，voL50，P・72－107・

SEILAcHER，　A．　（1964）　Biogenic　Sedimentary

　　　　struct皿c，In＝IMBRIE，J．and　NEwELL，N．

　　　　（Editors），勘卿αoh83’oPα」α60860Jo9フ．Wiley，

　　　　New　York，N。Y。，p。296－316．

SELLY，R。C。（1970）∠4η6乞6漉56協η～6π如び6πび乞70ηη26溺5，

　　　　∠4ゐ7歪げ5爵∂り．Chapman　and　H：a11，London．

　　　　237p。

SpRENG，A．α（1967）Slump一鉛atures，Fayetterille

　　　　formation，northwestem　Arkansas．J瓦o㏄7・

38一（304）



南部地上牡鹿半島の白亜紀層の堆積（滝沢文教）

　　　　S8漉ηz6η≠．P6ケoム，voL　37，no。3，P．804f－

　　　　817．

TAKAHAsHI，H。（1964）Some　interesting艶atures

　　　　observed　in　the　souther血　Part　of　the

　　　　Kitakami　Massi£　Miyagi　Pre飴cture，

　　　　Northeast　Hlonshu，Japan、βμJJ．Eα6。∠4π5

　　　　副36∫。乃徽初U伽，（陥伽・36ε。），n・。

　　　　15，P．91－96．

TAKIzAwA，F．（1970）Ayukawa　Formation　of　the

　　　　Ojika　Peninsula，Miyagi　Prefecture，

　　　　Northeast　Japan。B観。060」．s％7∂砂」ψαπ，

　　　　voL21，P。567－578。

滝沢文教（1973a）　南部北上の地質構造と中生層礫

　　　　岩（演旨）．地調月報，vo1．24，P。52－53．

滝沢文教（1973b〉　南部北上牡鹿半島のジュラ系に

　　　　みられる河川成型堆積サイクルについて

　　　　（演旨）．目本地質学会第80年学術大会講演

　　　　要旨，p。110．

滝沢文教。一色直記。片田正人（1974）　金華山地域

　　　　の地質．62P・，地域地質研究報告（5万分

　　　　の1地質図幅），地質調査所．

TAMuRA，M．（1961）The　Torinosu　Series　andfbssils

　　　　therein，Jrψαπ。J死oμ7．080」．06097，，voL　32，

　　　　nos・2、P・219－25L

TANAKA，K。（1970）Sedimentation　of　Gretaceous

　　　　Hysch　sequence　in　the　Ikushunbetsu　area，

　　　　且・kkaid・，Japan。Rψ．06・ムSπr∂．1α卿，

　　　　no。236，p。1－102。

田中啓策。寺岡易司（1973）　鹿児島県甑島の上部白

　　　　亜系姫浦層群．地調月報，vo1。・2駕P．157－

　　　　184．

WALKER，R、G．（1967）Turbidite　sedimentary

　　　　stra“tures　and　their　relationship　to　proxi－

　　　　mal　and　distal　depositional　environments．

　　　　ノo衡γ，Sθ漉窺8窺。Pθ≠γo‘09ク，voL37，P，25－43．

～vALKER，R・G．（1969）The　Juxtaposition　of　tur－

　　　　bidite　and　shallow－water　sediments＝Study

　　　　・faregress三vesequenceinthePensylvanian

　　　　ofNorth　Devon，England．／0％7。（ヌθoJ。，voL

　　　　77，no、2，P．125－143．

39一（305）



Plate10

　1．　泥質縞状互層，長渡頁岩部麟Ft5（網地島北東岸）

　Shaleinterlaminatedwithsandstone，UnitFt50ftheFutawatashi　Shale　Member，Aji－shima。

Thin　layers　of　coarse　siltstone　or　very　Gne－grained　sandstone　are盒equent　which　often　show

upward　grading　with　sole　markings。

　2．　砂質縞状互屠，長渡頁岩部層Ft3（網地島南岸）

　Sandstone　interlaminated　or　very　thinly　interbedded　with　shale，Unit　Ft30fthe　Futawatashi

Shale，Aji－shima。Sandstone　is　frequently　ripPled　and　cross－1aminated・

　3．　斜交成層を伴う成層砂岩中にみられる斜交葉理砂岩薄層，長渡頁岩部層Ft8（網地島

　　南岸）

　Cross－lamin＆tedsandstonealtematingwithshale，UnitFt80ftheFutawatashiShaleMember，

Aji－shima．This　lithology　occurs　in　assodation　thick　sandstones　showing　cross－bedding．

　4．　砂質縞状互層中の斜交葉理砂岩の上面にみられる非対称型平行漣痕，長渡頁岩部層Ft3．

　　　（網地島南岸）

　Asynmetrical　transverse　ripple　marks　on　the　cross－laminated　sandstone。Unit　Ft30f　the

Futawatashi　Shale，Aji－shima．Current　from　upper　left　to　lower　right，
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Plate　l　l

　　l．　長渡頁岩部層Ft5にみられるチャンネル状砂岩レンズ。頁岩偽礫を含有（網地島北東

　　　岸）

　　Channe1－filling　sandstone　body，cutting　into　very　thin－bedded　sandy　shale，Unit　Ft50f　the

Futawatashi　Shale，Aji－shima，The　sandstone　is　medium－to　fine－grained　arenite，which　shows

planar　type　cross－bedding，and　includes　abundant　shale　fragment。

　　2．　極薄層理砂質頁岩，長渡頁岩部層Ft5（網地島北東岸）

　　Very　thin－bedded　sandy　shale，Unit　Ft50f　the　Futawatashi　ShaleラAji－shima。Beddi　ng　is2

to3cm　apart。Cleavage　is　poorly　developed・

　3．　中層理シルト質頁岩，長渡頁岩部層Ft5（網地島南岸）

　　Medium－beddedsiltyshaleラinUnitFt50ftheFutawatashiShale，丙i－shima．Upwardgrading

is　not　commonラ＆nd1＆minations　are　poorly　developed．
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Plate12

　　1．　FurrowHutecast。長渡頁岩部層Ft6．流向は右から左（網地島北東岸）

　　Furrowflute　casts　onsole　ofsandstone　inshale　and　sandstoneinthin－bedded　altemation，Unit

Ft60fthe　Futawatashi　ShaleラAji－shima．The　thickness　ofsandstone　layers　is　l　to3cm．Current

from　right　to　left，

　2．　薄層理頁岩砂岩互層．長渡頁岩部層Ft6．各砂岩薄層下面にソールマークあり（網地島

　　　北東岸）

　　Thin－bedded　shale－sandstone　altemation，Unit　Ft60f　the　Futawatashi　Shale，へii－shima。In

generalラsandstones　are　l　to5cm　in　thickness，and　show　upward　grading，accompanied　with

abundant　sole　markings　such　a、s　furroW　Hute　casts．
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Plate13

　1．　過摺曲型スランプ、岩相は薄層理頁岩砂岩互層．流動は左から右に起ったと推定される．

　　長渡頁岩部層Ft5（網地島南岸）

　Slumpoverfbldsinshaleand　sandstone　in　thin－bedded　altemationラUnit　Ft50fthe　Futawata－

shi　Shale，Aji－shima．Each　sandstone　layer　is　well　graded　upward。Slump　movement　probably

from　upPer　left　to　lower　right。

　2．　過摺曲型スランプ．岩相は中層理シルト質頁岩および泥質縞状互層。長渡頁岩部層Ft3

　　　（網地島南岸）

　Slump　overfblds　in　medium－bedded　shale，basal　part　of　Unit　Ft3，the　Futawatashi　Shale，

Aji－shima。

　3．　Ballandp皿ow構造．右上から左下に向かい流動したと推察される．長渡頁岩部層Ft3

　　　（網地島南岸）

　Deformed　ball　and　pillowstructure　inmedium－beddedsandstone，Unit　Ft30ftheFutawatashi

Shale，Aji－shima。Viewed　from　underside。The　sandstone－pillows　are　distincUy　elongated，and

their　defbrmative　movement　was　probably　at　a　right　angle　to　the　elongation．
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Plate14

　L　小長渡砂岩頁岩部層のKb2上部にみられる小規模チャンネル構造（網地島北岸）

　Small－scalechannelstructure，UnitKb20ftheKobitawatashi　SandstoneandShaleMember，

Aji－shima，This　may　be　a　tidal　channel，cutting　into　very　thin－bedded　shale－sandstone　altema－

tion．

　2．　上と同層準の中粒砂岩中にみられる乃磁鋭ηo励5様の巣穴化石（網地島北岸）

　乃α1α55乞πo雌5－like　burrows　in　medium－grained　sandstone（well－sorted　arenite），upper　part　of

Unit　Kb20fthe　Kobitawatashi　Sandstone　and　Shale　Member，Ali－shima，

　3。　ドウメキ砂岩部層基底の礫質砂岩底面にみられるソールマーク．右から左の流向を示す

　　　（網地島南岸）

　Flute　casts　on　sole　ofthe　basal　sandstone　of　the　Domeki　Sandstone，Aji－shima．Current　from

right（south）to　left（north）。

　The　underlying　bed　is　massive－bedded　sandy　shale　of　Unit　Ft8，the　uppermost　part　of　the

Futawatashi　Shale　Member．

　4．　ドウメキ砂岩部層最下部に挾在するカキ殻（“・砺ψ痂40膨”〉集積層（田代島三ツ石）

　Shel1－accumulated　beds　containing　a　large　number　of“∠4勿h乞40漉，，，in　calcareous　sandy

shale，the　lowermost　part　ofthe　Domeki　Sandstone　Member，at　Mitsuishi　ofTashiro→ima・
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Plate15　長渡頁岩部層砂岩の顕微鏡写真（標本は全て網地島南岸より採取）

　1．　多量の炭酸塩鉱物を含有する中層理砂岩（Ft3）．細脈は方解石からなる．

　Photomicrograph　of丘ne－grained　sandstone　with　abundant　carbonate　minerals，in　medium－

bedded　sandstone　ofUnit　Ft30fthe　Futawatashi　Shale　Member，邸一shima．Cross　nicols．

　2．　泥質縞状互層における砂質葉理（Ft3）．級化層理が発達．

　：Photomicrograph　ofcoarse　siltstone　lamina　in“laminated　shale’7，UnitFt30ftheFutawatashi

Shale，Aii－shima，Note　the　sharp－based　sole　and　grading。Open　nicols・

　3．　級化層理の発達する長石質ワッケ（Ft5）・

　Photomicrograph　of且ne－grained飴ldspathic　w＆cke　in　thin－bedded　shale－sandstone　altema－

tion，Unitヨt50fthe　Futawatashi　Shale，Open　nicols。

　4．　石英質アレナイト（Ft8）。

　Photomicrograph　ofmedium－grained　quartzose　arenite，in　flat－bedded，partly　cross－bedded，

sandstone，Unit　Ft80f　the　Futawatashi　Shale，Aji－shima。Cross　nicols．
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　1．　ドウメキ砂岩部層の粗粒石質アレナイト．

　　岩片は大部分珪長質火山岩（鮎川浜南方）

　Photomicrograph　of　coarse－grained　lithic　are－

nite，the　Domeki　Sandstoneラsouthem　cGast　of

Ayukawa－hama．Most　rock－fragments　are　felsic

volcanic　rocks。（丘om　stained　section）

　2．　小長渡砂岩頁岩部層の粗粒長石質アレナイ

　　　ト（鮎川浜北方約1kmの地点）

　Photomicrograph　of　coarse－grained　feldspathic

arenite，Unit　Kb40f　the　Kobitawatashi　Sand－

stone　and　Shale，near　Onigata　of　the　Oshika

Peninsula，Most　darkgrains　are　K－feldspar（丘om

StainedSeCtiOn）

．羅羅一

謙

麟
　3．　小長渡砂岩頁岩部層の粗粒（石質）長石質

　　　アレナイト（田代島北西部）

　Photomicrograph　of　co＆rse－grained　（lithic．）

£eldspathic　arenite，Unit　Kb40f　the：Kobitawa－

tashi　Sandstone　and　ShaleりTashiro－jima．

Scale　indicated　by　bar　l　mm　long．

All　of　the　photographs　are　under　oblque　nicols。




