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堆積盆モデル評価による炭化水素資源ポテンシャル

一新第三系女川根源岩相の堆積環境一
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WATANABE　Yoshio，YAMAMoTo　Masanobu　and　IMAI　Noboru（1994）Preliminary　assess－
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Abstract：In　order　to　construct　three　dimensional　sedimentary　basin　modelings　for　the

hydrocarbon　resources　assessment，contour　maps　of　several　factors　for　the　deposition　of

source　rock　facies　were　created　based　on　the　geochemical　features　of　the　Middle　Miocene

（12－10Ma）On血agawa　diatomaceous　sediments　in　Northeast　Japan．Three　factors　optimal

for　the　goo（1source　rock　generation，i．e。，primary　biogenic　productivity，less　dilution　effect

by　detrital　materials，and　anaerobic　bottom　water　condition，were　extracted　by

multivariate　statistical　analyses　on　the　chemical　composition，which　were　then　displayed　as

two　dimensional　contour　maps．Although　the　procedure　presented　here　comprises　only　one

time　slice　of　the　three　dimensional　reconstruction　of　the　sedimentary　basin，its　time－sequen－

tial　application　will　greatly　contribute　to　the　modeling　with　the　time　sequence　as　the　third

dimension．

要　　旨

　炭化水素資源評価のための堆積盆モデルの三次元化手

法のひとつとして，ある時間面での堆積因子分布の二次

元表示を試みた．東北日本石油・天然ガスの根源岩相の

一つと考えられている新第三系女川層およびその相当層

を対象として，主として化学組成に基づいて，良好な根

源岩相の堆積のための因子を検討し，生物生産性・有機

物希釈割合・底層水環境の三大因子の定量化を行い，そ

の結果は中新世中期（12－10Ma）の古地理図上でのコン

ターマップとして表現した．良好な根源岩は，高い生物

生産性に支えられて有機物の供給量が多く，砕屑物等に

よる希釈が少なく，かつ底層水が還元的で有機物の保存

が良好な堆積盆の環境のもとで形成される．今回の結果

では，秋田県中西部から南部にかけての日本海沿岸地域

を中心とした地域でこの条件が満たされており，古地理

上，南北方向に延びる堆積盆中央部の深部域に相当する．

したがって少なくとも12－10Maの間は堆積盆深部には

還元的底層環境が発達したことが明らかになった．

1．はじめに

　資源評価のためのモデリングには，堆積盆の構造発達

と鉱床の形成タイミングを正確に復元することが重要で

ある．特に炭化水素資源の起源とその集積である鉱床に

関する情報は，堆積学・層序学・地化学等の立場からモ

デリングに与えられる拘束条件として不可欠のものであ

る．現実の産油・ガスフィールドを対象としたモデルで

は，一般に根源岩が特定されている場合が多い。これら

の根源岩層は炭化水素資源の起源となった有機物に富

み，カタジェネシス期に生成された流体炭化水素が貯留

岩へ移動して鉱床を形成する．有機地化学的検討によれ

ば，石油・天然ガスと根源岩の直接の対比も可能となっ

てきた．つまり，炭化水素そのものを対象とする手法は，
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従来根源岩層の堆積および初期続成以後のプロセスに焦

点を当て，成果を挙げてきた．これに対し，炭化水素根

源岩の堆積環境は，ある時代面での堆積盆の形態や周辺

陸域からの影響，そして当時の海域の性格等の復元に非

常に有効な情報である．

一方，堆積岩から直接得られる種々の情報は，堆積モ

デルに対する実データによる規制という役割を負ってい

る．例えば，孔隙率・粒子組成・自成鉱物組成等は，現

在の層厚から堆積時の層厚を復元する際に必要なパラメ

ターであり，古環境を直接指示する化石群集等も，堆積

時の堆積面水深を与える重要な資料である．また，初生

的堆積構造のあるものからは，堆積機構の推定による堆

積場の復元に寄与する場合がある．ところが，現実の乏

しい露頭状況や抗井の実試料に基づくデータからのみで

は，時間層序的変化は得られても，平面的広がりを解析

するには不十分な場合が予想される．したがって，堆積

盆モデル構築のためには，同一時間面での堆積因子の抽

出とそれに基づく二次元的解析を行わなければならな

い．本報告では，工業技術院特別研究「資源評価のため

の三次元モデリング手法に関する研究」において東北日

本新第三系女川層を対象として行った，地球化学的手法

を中心とした根源岩堆積因子解析結果について，炭化水

素根源岩層の堆積因子の概念，抽出方法と解釈，そして

各因子の二次元分布解析結果について報告する．

2．堆穫因子の概念とその指標

大多数の油ガス田の根源岩は，有機物に富んだ海成堆

積物であり，その形成を規制する要因には，海洋の物理

的・化学的・生物学そして堆積学的なシステムと，それ

らの地質時代を通じての変化があげられる．そもそも炭

化水素根源岩となるためには，ある最小限の有機物が堆

積物中に含有されていなくてはならない．海洋底質中の

有機物量，正確には有機物の底質での保存度は，“一次

生産性”，“砕屑性有機物供給量”，“深度”，“有機物希釈

度”，そして“底層水中の溶存酸素量”に規制されている．

2．1有機物供給量

大洋中には地球上の有機炭素の4分の1の量が存在し

ているが，海中に生存している生態系中には僅か0．3％

程度しか含まれていない．つまり，大洋中の炭素の大部

分は溶存態ないしは粒子態で存在していることになる

（Degens　and　Ittekkot，1987）。大洋表層水への有機炭素

のほぼ4分の1は，大洋の全面積の5％以下に過ぎない

大陸棚を通じて供給されている．河川からの粒子状物質

のほとんどは，河口部及びデルタでトラップされ外洋域

への寄与は少ない．したがって，大陸棚海域は，今日有

機炭素の重要な堆積場となっている．完新統堆積物の例

では，有機炭素保存度（表層水で生産された有機炭素の

底質への固定割合）は，1000m以浅の海域では1－25％で

あるのに対し，深海域ではおしなべて0．5％以下である

ことが判明している（Bemer，1982）．

一方，海洋での現地性有機物の起源となる浮遊性のプ

ランクトン類は，日に数百m程度の速さで沈降する排泄

物粒や体液で粘着された粒子を放出し，これらの中に濃

縮された有機物や微粒鉱物片が海底面へ供給している．

この沈降プロセスにおいてどの種の有機物がどの程度分

解されるかは，基本的には底層水の性質と他の堆積物組

成により強く規制されている．

有機物量，あるいはその起源となる生物生産性の指標

としては，女川根源岩層の場合は生物源（珪藻起源）シリ

カと有機炭素量に分けて検討すべきであろう．珪藻殻オ

パールと生体有機物の両者の堆積物中への保存度は異な

る事が予想されるが，一般的には海生プランクトンの生

産量を代表するシリカと砕屑性（陸成）有機物の寄与も含

めた有機炭素量を別個に扱う意義は大きい．生物源シリ

カ量については堆積物中のシリカ量から砕屑物起源のシ

リカ量を差し引くことにより求められる（Tada　α認，

1986）．したがって，その際には砕屑物の平均化学組成

を事前に得る必要があり，別途検討しなければならない．

有機炭素量は，全炭素量から炭酸塩炭素量を差し引いた

値により代表される．

一方，堆積物中の有機物の根源物質としては，前述の

ように海生プランクトンと砕屑物として混入した陸生植

物の二つが挙げられる．これらの寄与の割合を検討する

には，特定のバイオマーカーを検知する方法が有効であ

る．例えば，海生藻類の多くはC27ステロイドに富み，

陸上高等生物はC2gステロイドに著しく富むため（Huang

and　Meinschein，1979），C27／C2gステラン比が高ければ

有機物の根源物質として海生藻類の寄与の高かったこ

と，すなわち陸域からの砕屑性有機物の混入が少なかっ

たことが予想される．また，より一般的なRock　Eva1に

よる有機物のタイプ分析で得られる，藻質一繊維質一木

質の割合に基づいて，現地性／砕屑性の有機物量を定性

的に判定する事も可能である．

2．2深　度
　深度は，一次生産生成物である有機物の海底への到達

割合を決定する重要な因子である．生産速度が一定の時，

沈降する有機物は深度400mで約10％に，4000mでは1

％程度に減少する（Calvert，1987）．

　女川堆積盆の場合は，Iijima6厩乙（1988）やlijima　and

Tada　（1990）らの研究の様に，古水深を直接指示する現
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地性の底生有孔虫化石群集情報を用いることが有効であ

ろう．ただし，続成の進んだ女川層堆積物からは化石産

出が乏しく，また比較的深度の大きい環境下ではその解

像力も粗いことから，実際の情報量は少ない．典型的な

女川根源岩層から報告されている底生有孔虫化石群集

は，上部漸深海を指示することが報告されているが，そ

れ以上の解像力はない．したがって，本研究では直接古

水深を反映する因子の抽出は行わず，議論は行わない．

2．3有機物希釈割合

　海底に達した有機物の保存度は，堆積物全体の堆積速

度に規制される．有機物がすぐに埋没する環境では，底

質酸化帯付近におけるバクテリア分解や底生生物による

摂食の影響が少なく，保存度は高いことになる．一般的

底質堆積物では，堆積速度が10倍になると有機物含有量

は2倍になる．しかし，堆積速度が速い場合には有機物

は他の砕屑物により希釈され，鉱物粒子との混合比が変

化する．粘土質堆積物はシルト相に比べ2倍の有機物を

含み，シルト相は細粒砂相のさらに2倍を含む（Trask，

1932）．また，根源岩相の堆積という観点からすれば，

様々の有機化合物ごとの堆積速度を定量化しなければな

らない（Aller　and　Mackin，1984）．しかしながらこのよ

うな観点で全ての試料についての堆積速度を算出するこ

とは，現実には不可能である．最大の原因としては，堆

積速度算出の根拠となる生層序等の時間情報が個々の試

料の精度では得られないことが挙げられる．Tadaα砿

（1986）により報告されている青森県下の女川層の全岩堆

積速度は，女川層相当層全体の平均堆積速度として算出

されており，その値は110mm／1000Yearである．もし生

層序学的にはこれ以上の精度での年代情報が得られず，

個々の試料ごとの堆積速度が算出できなければ，砕屑物

等による有機物の希釈割合を求めることを次善の手段と

せざるを得ない．各試料の全岩堆積速度が大きく異なら

ない前提では，有機物と他の砕屑物の混合割合は，定性

的にはそれぞれの堆積速度を反映するからである．

　堆積物中の構成物を判別する手段としては，顕微鏡観

察による定量法（ポイントカウント）や粉末X線回折によ

る鉱物定量法などがあげられるが，何れも，粗粒鉱物粒

子の含有量が少なく細粒基質に富む本試料では完全では

ない．一方，化学組成に基づく手法としては，十分な試

料数のもとで行う因子分析法（主成分分析法）が有効である

ことが報告されてきた（Shankar6！磁，19871Schrader

and　Sorknes，1991）．ここではWatanabe6厩乙（1993）に

よる結果に基づき，バリマックス法による因子分析を採

用する．すなわち，試料中の構成物を生物源物質とその

他の希釈物に二分したとき・最も寄与の大きい希釈物が

砕屑物であるかどうかを検討し，その平均組成を求める．

この組成で各試料の組成を規格化することにより，砕屑

物の希釈効果を取り除いた各試料の組成が求められる．

この組成に対して因子分析を行うことにより，砕屑物以

外の希釈物が判別される．しかしながらこれらの一連の

手法では，個々の構成物（因子）の仮想的な組成と，試料

間での相対的な含有割合が求められるが，個々の試料内

での絶対的な量比は直接求めることができない欠点を持

つ．したがって，その解析結果はある程度の試料数の平

均値として地域ごとあるいは時代別の比較を行うに適し

ている．

2．4底層水の溶存酸素量

　底層水の溶存酸素量については，根源岩形成のための

最大の因子として取り上げられてきた（Demaison　and

Moor，19801Aigner，19801Kauffman，19811Savdra

and　Bottjer，19861Wignall　and　Myers，19881

Sageman，19891Wignall，1989）．一次生産量は溶存酸

素量を規制する要因のひとつである．表層水塊からの有

機物の供給が多ければ，底層水中での有機物の分解によ

り消費される酸素量も増加する．底層水中の溶存酸素は

表層域もしくは流入する深層水からもたらされるので，

底層での溶存酸素量は，表層での溶存量・表層からの海

水の供給速度・その循環中における酸素消費量・流入す

る深層水の溶存酸素量と流入速度により決定される．表

層からの供給は，安定した深度成層構造が形成されるに

つれて減少して行く．つまり，基本的に底層水の酸化度

は一次生産性と海水循環により規制されていることにな

る。

　溶存酸素量を最も良く反映する堆積学的指標として

は，底層水中に生存していた生物の活動痕跡が挙げられ

る．炭化水素根源岩のような細粒堆積物には，何らかの

堆積の周期性を反映した堆積構造が初生的に形成される

場合が多い．これらの粒度や組成の違いは，葉理構造や

層理境界面として形成されるが，堆積時あるいはその後

の時期に，底層水中の溶存酸素量に規制された生物活動

による撹乱を受け，いわゆる生物擾乱として認識される．

溶存酸素量自体の絶対量の推定はむずかしい場合が多い

が，現実の堆積盆のデータによる例によれば，生物擾乱

を受けていない平行葉理構造の存在は，底層水中の酸素

量0．1ml／1以下に相当し，部分的に堆積構造が保存され

ている場合は，溶存酸素量がこの値を境に揺れ動いたこ

とを示すと考えられている（Savdra　and　Pottjer，19861

Tyson，1987）．これは，生物活動に必要な最小溶存酸素

量との経験的な対応であるが，溶存酸素量がこれを越え

た場合には，生物擾乱の多様性と密度を基に相対量を推

一511一



地質調査所月報（第45巻第8／9号）

定することになる．溶存酸素量の減少と共に生存する生

物種も限られてくるのは良く知られており，これは生痕

から判定される底生生物の種類とShannonWeaver指数

を用いて定量化される（Rhoads　and　Morse，1971）．一方

生物擾乱の密度は，堆積構造の保存の程度のような定性

的な指標よりも，生痕化石の単位面積当たりの数および

個々の生痕の大きさ（断面積の最大値）などの定量的な指

標を用いるべきであろう（Rhoads　and　Morse，19711

Thompson　et　al。，1985；Savdra　and　Pottjer，19861

1987）．

　堆積物の化学組成から底層水の溶存酸素量・酸化還元

環境を復元するには，特定の元素挙動がある環境のみを

反映するアノーマリーを何らかの手段により抽出しなけ

ればならない．近年の海水中の微量元素組成とその挙動

に関する精度の高い研究により，比較的信頼性の高いア

ノーマリーの認められる元素として，UとMoが挙げら

れる．通常の細粒堆積物では，UはK，Thと共に砕屑物

中の粘土粒子中に含まれ，これらの含有量には良い相関

が見られる場合が多い（Myers　and　Eignall，1987）．一方

Uは他者と異なり，海水中にもウラニル炭酸コンプレッ

タスとして溶存しており，還元環境では堆積物へ沈殿す

ることが知られている（Langmuir，1978）．酸化的環境で

全てのUが砕屑物に由来する場合，泥岩のTh／U比の最

小値は3．0であり，熱水活動等によるU付加の影響の認

められない場合は，Thの1／3を越えるUの含有量（U過剰

値）は，底層水の還元環境にある程度比例すると考えら

れる（Savdra　and　Po両er，1988）．ただし，一部のUが有

機物に吸着している可能性も指摘されている（Durham，

1987）ので，有機炭素量の多い試料ではU過剰値が有機

物に起因するものかどうかを，有機炭素量との相関によ

り事前に検討する必要がある．本研究試料の有機炭素含

有量の多い試料（TOC＞0，5％）では，有意な相関が認め

られなかった．

　Moの挙動についても，Uと同様の特徴が認められ，

貧酸素・還元環境での堆積物ほど含有量が多く（Calvert，

19761Brumsack　and　Thurow，1986），堆積物へは硫化

鉄とともに共沈する場合が多い．ただし，青森県下女川

層試料ではX線回折による硫化鉄量との相関が明確には

認められておらず（多田・渡部，1988；渡部・多田，

1988），硫化鉄鉱物粒子への直接的な元素分析手法によ

らなければ，試料中のMoの存在形態は明確には判定で

きないと考えられる．

　これらの元素（あるいは元素過剰値〉に基づいて想定さ

れる酸化還元環境は，有機物の供給量（正確には供給速

度）と何らかの相関をもつ場合が多い．すなわち，有機

物の供給速度が早く，砕屑物による希釈が穏やかならば

底層環境はより還元的になり，その結果相対的に保存さ

れる有機物量比も増加すると予想される．このような環

境は，炭化水素根源岩の形成にとって，非常に好都合で

あることはいうまでもない．

　また，有機地化学的指標としてのバイオマーカーも重

要である．女川珪質堆積物の堆積環境指標としてのバイ

オマーカーについては，すでにYamamoto　and　Wata－

nabe（1994）により詳しく述べられているが，特に酸化

還元環境指標としては，ホモホパンインデックスあるい

はC35ホパン量が挙げられる（Peters　and　Moldowan，

1991）．また，C35ホパンとガンマセランの間に比較的良

い相関が認められる場合は，ガンマセランを還元環境に

棲息する原生動物に由来するバイオマーカーと考えて良

い（Caspi6渉磁，1968）ことが知られている．

2．5古海洋環境

　過去の海洋の循環系と海水組成は汎地球的気候を強く

反映している．高海水準期には，多くの地形的に閉鎖的

な堆積盆が形成され，海水の循環を阻害し有機物に富ん

だ堆積物が保存されてきた（Tissot，1979）．現在の大洋

深層水は高緯度地域の冷温表層水を起源としているが，

過去の地質時代の深層水は，時として中緯度ないし低緯

度地域の沿海からもたらされた，塩分濃度が高く，高温

で溶存酸素に乏しい海水を起源とした（Brass窃認，

1982）．つまり，閉鎖的海域・高海水準・広い沿海域・

低い溶存酸素量の海水という組み合わせが，もし汎地球

規模の温暖気候の時期に成立すれば，有機物に富んだ堆

積物の保存に適切な海洋環境が海洋全体に形成されたこ

とになる．新第三紀の北太平洋縁辺海域には，膨大な量

の珪藻質岩が堆積しており，カリフォルニアのモンテ

レー層，カムチャッカ，サハリンの中新統，そして本報

告で扱う東北日本の女川層などの堆積物が北環太平洋の

広い範囲にわたってほぼ同時期に形成された．これらの

堆積盆はまさに上記の条件を満たしており，さらにこの

時代の特異性として，南極氷冠め形成に対応した大気海

洋循環の強化とそれに伴う中高緯度における珪藻類の繁

茂が付け加わったものである．

　一次生産性の増大と海水の深度成層により形成される

貧酸素（および無酸素）底層水環境は，根源岩相堆積のた

めの主要因子の一つと考えられる．このような酸素に乏

しい（anoxic）底層水が根源岩の堆積につながる海洋環境

には，貧酸素閉鎖堆積盆（silled　basin），湧昇流により形

成された貧酸素海水層，そして公海性の貧酸素海水層

（OMZ；いわゆる酸素極小帯）に大別される（Demaison

and　Moor，！980）．女川堆積盆の堆積環境についても，
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まさにこれらの海洋環境に対応するモデルが提出されて

いる．

　Iijima6麺乙（1988）とIijima　and　Tada（1990）は，女川

層とその相当層の堆積した新第三紀海盆の古水深図をコ

ンパイルし，この海盆が上部半深海（一150一一500m）の

シルによって境いされた閉鎖型海盆であることを示し，

女川層堆積盆への砕屑物の供給と底層水の酸化還元環境

は，基本的にこのシルにより閉鎖されていた海底地形が

大きな役割を果たしたことを示した．さらにTada（1991）

は女川堆積物中に珪質生物源物質と底層水の酸化還元環

境の変化を伴う陸源砕屑物の周期的供給量変化を認め，

この天体周期に対応した生物源シリカと砕屑物の堆積速

度の周期的変化に基づいて，海水準上昇に起因する太平

洋酸素極小帯水のシルを通じての閉鎖型海盆への侵入に

よって還元的な底層水が形成されるというモデルを提案

した．

　一方，著しく高い一次生産性と有機物に富んだ堆積物

の形成とが，非常に明瞭に対応している環境に，沿岸性

湧昇流海域がある．しかしながら，そこでも個々の地域

的要素，例えば海流系や構造発達史に密接に関連する海

底地形などが堆積物のタイプを規制している（Suess，

1980）．福沢（1992）は，新第三紀天北海盆内における堆積

相，珪藻化石群集の多様度，有機炭素量の空間的分布に

基づいて，現在のカリフォルニア湾でみられるような季

節風による局所的湧昇流モデルを提出した．比較的深度

の浅い海域では，堆積物は常に沿海性海流により移動し

ており，有機物の大半は硫酸還元作用により分解されや

すく，炭酸塩質泥岩が形成されるが，大陸斜面上部や沿

海中央部などの比較的深い海域では，海流の影響は少な

いため堆積速度が大きくなり，比較的有機物に富んだ堆

積物が形成される（Wilson6如乙，1985）．

　これらのモデルの検証自体は本研究の目的ではない

が，有機物の濃集をもたらした海洋古環境にも最終的に

触れたい．

3．試料と分析手法

　女川堆積盆は，22－15Maの問の古日本海の開口に引

き続く，沈降リフト系の一つに相当すると考えられてい

る（Sato　and　Amano，1991）．典型的な珪質堆積物は，北

北東一南南西方向の狭い堆積域に発達し，東北日本から

北海道中部に連なる脊梁山脈の西側に位置していた．中

軸部は中部半深海に達し，少なくとも能登半島周辺から

南部北海道まで連続していたと考えられる（lijima6！磁，

1988）．中軸部の東側には比較的広い浅海域が広がり，

これは北上・阿武隈地塊に限られていたと考えられる．

一方西側にも一部陸化した狭い浅海域が存在し，女川堆

積盆は西側の日本海盆本体と限られた“女川海”として

独立していた可能性が高い（lijima6！砿．198811ilima

and　Tada，1990）．女川層の堆積開始時期は地域により

異なり，基底部に海緑石層の認められる場合が多い．し

かしながら均一な珪質堆積物相の発達はほぼ13Maから

10Maの層準に集中する（lijima6云磁，198811ijima　and

Tada，19901白石・的場，1992）．その珪藻質の岩相（主と

して珪藻岩，ポーセラナイト，チャート）は上位に向か

い次第に泥質になり，船川層やその上位の天徳寺へと移

化する．女川層が既存石油・天然ガスの根源岩として重

視されるのみならず，そのケロジェンが異常に重い炭素

同位体組成を示すこと（早稲田・重川，1990）や，燐酸塩

ノジュール（荻原・田口，1986），マグネサイト

（Matsumoto，　1992），24一ノルコレスタン（Yamamoto

and　Watanabe，1994）といった通常の海成堆積物には見

られない鉱物学的，有機地化学的知見が女川層から得ら

れていることは，女川層の沈積環境がかなり特殊なもの

であったことを強く示唆する．したがって，堆積環境の

二次元解析という観点からも，典型的な岩相の発達する

特定の時間面に揃った試料を対象とする必要がある．

　本研究で扱う試資料は，秋田県下の5地域の岩石試料

と，公表済みの青森県下2地域（鯵ヶ沢及び五所川原地

域）のもので，主要な分析値については，Watanabe6厩乙

（1994），Yamamoto　and　Watanabe（1994）を参照された

い．これら7地域は，女川海の中北部全域をほぼカバー

している．すなわち，Iijima6オ磁（1988）の古地理図に

基づくと，鯵ヶ沢・能代・男鹿は女川海の西縁部を，五

所川原・鷹ノ巣・五城ノ目地域は中央部を，そして八島

地域は東側に発達していたと考えられるバンク縁辺部の

斜面域に相当する（Fig．1）．

　これらの地域の女川層の年代については，続成作用の

影響で必ずしも明確な生層序学的データが得られている

わけではないが，基底部についての岩相対比は比較的有

効である．これに対し上限の層準については，地域によ

って徐々に珪藻質頁岩から泥岩に移り変わる層準が異な

るため，（相当層を含む）女川層の年代は矢島（8．4Ma）や

太平山地域（10．7－9．7Ma）に比較して男鹿半島では5．8Ma

といった違いが認められる（辻ほか，19911小泉・的場，

1989）．したがって，本研究では，同時代性を確保する

ために，各地域の女川層基底部から泥質岩相の最初の出

現層準までの間を対象とした．鯵ヶ沢地域での大童子層

主部と五所川原地域の馬ノ神山層はほぼ12－10Maに相

当する（Tadaεオ磁，19861秋葉・平松，1988；相田・

的場，1988）鷹ノ巣地域の女川層は珪藻化石により1a8一
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Fig．1Paleogeographical　map　of　Northeast　Japan（iur・

　　ing　middle　to　late　Miocene　after　Iijima6地乙

　　（1988）。The　Omagawa　diatomaceous　sediments

　　were　deposited　in　the　centra里part　of　the　N－S

　　trending　basin　at　an　approximate　bathymetrical

　　depth　of　more　than500m．Both　si（1es　of　the　basin

　　were　limited　with　shallow　marine（1ightly　dotte（i）

　　and　land　（Heavily　dotted）areas．The　seven

　　locales　in　this　stu（iy　are　l1：Goshogawara，2：

　　Ajigasawa，3：Noshirb，4＝Takanosu，5：0ga，6：

　　Gojonome，and71Yashima．

9．OMaに相当する（佐藤，1985）。能代及び五城ノ目地域

では生層序学的データは得られていないが，比較的隣

接する鷹ノ巣地域との岩相対比によりほぼ13－10Maと

考えられる層準（Tada，1991）を対象とした．男鹿半島地

域では，珪藻化石により女川層はほぼ12．9－5．8Maとさ

れている（白石・的場，1992）が，試料は，半島中央部に

発達する真山珪藻土層（女川層上部）以下の層準を対象と

したため，他地域試料に比較してやや若い時代に相当す

る可能性がある．矢島地域では，13－8Maとされている

（小泉・的場，1989）女川層相当層の内10．2Maを示す層

準（辻ほか，1991）以下を対象とした．以上のように，本

研究で扱った58試料及び青森県内の2地域資料は，若干

若い可能性のある男鹿地域のものを除くと，全て12－10

Maの層準を代表すると考えられる．

　本研究で用いた分析方法は，蛍光x線分析（Si，Ti，AI，

Fe，Mn，Mg，Ca，Na，K，P　l　Ogasawara，1987），誘導

結合プラズマ発光分析（Ti，A1，Fe，Mn，Mg，Ca，P，

Cu，V，Zn；今井，1987），誘導結合プラズマ質量分析

（Ba，Co，Cr，Cu，Mn，Ni，P，Sr，V，Zn，Zr；Imai，

1990），原子吸光分析（Na，K；Terashima6渉磁，1984）で

ある．有機炭素量，全硫黄量及び全窒素量は燃焼法によ

り測定した（Yamamoto　and　Watanabe，1994）．有機炭

素量の測定に際しては，炭酸塩除去のために3N塩酸処

理を行った．堆積岩岩石学的観察と葉理構造の保存度の

決定はTada6麺乙（1986）によった．なお，凝灰岩質・炭

酸塩質の試料は対象から除いた．

4．砕屑物の仮想的化学組成

　女川層珪質頁岩は，第一義的には珪質及び石灰質生物

源物質・陸源砕屑物・有機物・燐酸塩鉱物・その他の続

成鉱物などの多様な物質の混合物である（Tada，19911

Tadaα磁，19861渡部・多田，19881辻他，19911

Watanabeα磁，1993）．その中でも主要な要素は陸源

砕屑物と珪質生物源物質との希釈であると考えられる．

これは，SiO2とA1203の良好な負の相関（Fig．2）に現れ

ており，前者が珪質生物源物質を，後者が陸源砕屑物を

代表しているものと考えられる．もし，珪質生物源物質

がAlを全く含まないと仮定すると，試料中のA1量は砕

屑物起源に近似される．

　対象試料の陸源砕屑物の平均化学組成は，砕屑物中の

SiO2とA1203の平均組成を基に算出される．本州北部の

中新統女川珪質岩中の砕屑物の平均A1203含有量は16％

（Tada6渉磁，1986），砕屑物の平均SiO2含有量は67．5％
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Fig，2　Relationship　between　A1203and　SiO2in

　　　the　Onnagawa　diatomaceous　sediments。
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（Tada6齢乙，1986）および6L4％（Watanabe6厩乙，1994）

と報告されている．試料中のSi，A1以外の元素の含有

量は，砕屑物とそれ以外の構成物からの寄与の合計であ

ると考えられるので，それぞれの元素含有量とDET値

との分散図では，個々の試料のプロットは砕屑物からの

寄与を示す検量線から上方に分散すると考えられる．一

方，堆積後の続成過程において試料中から移動した量は，

検量線から下方への分散をもたらす．もしその元素が砕

屑物からの寄与のみによっている場合は強い正の相関を

示すので，分散図におけるプロットが原点を通る直線を

下限とする散らばりを示している場合は，その直線が砕

屑物との検量線にほぼ相当すると考えられる．また，続

成過程における移動減少が著しい試料ではこの検量線か

ら下方にはずれる異常値となろう．このようにして設定

される検量線のDET値100％の切片は，各元素の砕屑物

組成に相当する．

　以上の検討を測定各元素について行った結果，3群の

元素グループが判別される．第1のグループは，TiO2

（Fig．3），K20，Zrからなり，DETとの間に非常に強い

正の相関（相関係数0．8以上）が認められる．これらの元素

は，砕屑物からの寄与が主体で，なおかつ堆積後の移動

が少なかった元素と結論される．

　第2のグループは，Fe203（Fig．4），MgO，Na20，K20，

Co，Cu，Ni，Sr，V，Znからなる．これらに共通して認

められる点は，いくつかの異常値を除外すると仮想検量

線が認められ，なおかつプロット全体は比較的広く検量

線の上方に散らばることである．したがって，これらの

元素は砕屑物からの寄与を主体とするものの，それ以外
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Fig．3　Scatter　plot　of　TiO2against　DET　value．

の構成物からの寄与も無視できないことを示す．Mg，

Fe，Srは微細な炭酸塩鉱物としての濃集，FeとCu，Ni，

Co，V，Znは硫化鉄等の硫化物としての濃集，Cu，Ni，V

は金属有機化合物としての存在，そしてFe，Co，Cu，Ni，

Znは熱水からの沈殿物への濃集が知られており，砕屑

物検量線からの増加傾向はこれらの形態での存在を示唆

する．

　第3のグループは残りの元素，すなわちCaO（Fig．句，

MnO2，P205，TOC，S，Baからなり，分散図上の散らば

りが著しく検量線が仮想出来ない元素である．これらの

元素に共通して認められる特徴は，高いDET値のもと

でも非常に微量しか含有されていない場合が認められる

点で，堆積後の元素移動，特に減少が著しかったものと

考えられる．実際これらの元素は続成時の移動が顕著な

ものとして知られており，Caは続成炭酸塩鉱物，Pは燐

酸塩鉱物，Baはバライトとしての沈殿，Mnは酸化還元

環境の変化に敏感な溶脱・沈殿作用，そして有機炭素は

嫌気性バクテリアによる分解とそれによる硫黄の固定が

想定される．

　以上の検討を踏まえて，第3の元素グループを除いた

元素について，仮想された検量線の切片から各元素の砕

屑物含有量を求めた（Table1）．この組成から判断する

と，平均砕屑物は石英安山岩一安山岩質火成岩，泥質堆

積岩，及び粘土鉱物の混合組成に近く，この組み合わせ

は顕微鏡観察によるシルト粒子組成やX線回折分析結果

（Tada6渉磁，1986）と矛盾しない．また，現世背弧堆積

盆泥岩の平均的組成（Maynard6如乙．1987）に比較して，

高いFeO／MgO比及びK20／Na20比は，よりFeO／MgQ
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比の高いソレアイト質石英安山岩質火成岩やKに富んだ

粘土鉱物（イライトースメクタイト混合層）の混入により

説明されよう．実際に，女川海の東部一北東部では中期

中新世後半の安山岩一流紋岩質海底火山活動が知られて

おり（lijima6渉磁，198811ijima　and　Tada，1990），東方

の北上“島”地域ではK一粘土鉱物を供給したであろう古

期変成岩・花陶岩が露出していたと考えられる．

5。有機物の供給形態

　海成堆積物における有機炭素量は，先に述べたように

供給量と保存割合によりコントロールされている．もし

有機物が全て砕屑性のものであると仮定すると，砕屑物

の供給量増加はく1）堆積物への有機物の供給量の増加，

（2）埋積速度が早いことによる底層水との反応時間の減少

に起因する有機物分解量の減少，（3）バクテリア活動を阻

害する粘土鉱物（Huc，1980）の増加による有機物のバク

テリア分解量の減少に通じ，結果とし宅有機炭素の保存

割合の増加につながる．反対に有機物の供給が砕屑物と

は無関係であるとすると，砕屑物の増加は堆積物中の有

機物量を希釈減少させることになる．Fig．6に示すよう

に，女川層試料における有機炭素量と砕屑物量（DET）と

の間には弱い（r＝一〇．42）負の相関が認められ，逆に生物

源シリカ量と弱い正の相関を持っている．したがって，

砕屑物の供給は基本的には有機物を希釈する効果を持っ

ており，大部分の有機物は生物源シリカと挙動を共にし

ていたことを示す．これは，堆積物中の有機物が珪質生

物を起源とする現地性のものを主体とすることを意味す

る．

6．因子分析による堆積物組成

　これまで述べたように，女川珪質堆積物の主要構成物

は生物源シリカと砕屑物であり，かつこれらの寄与が非

常に大きかったことが明らかである．したがって，それ

以外の構成物を半定量的に明らかにするためには，何ら

かの統計学的検討が必要である．すでにWatanabeα認

（1994）では，試料中の全岩組成と砕屑物含有量で規格化

した組成の2組のデータセツトにたいしてQモード因子

分析を行い，砕屑物，珪質生物源物質，硫化金属，炭酸塩

鉱物，燐酸塩鉱物等の堆積（沈殿）速度因子を識別した．

本報告ではこれらに加えて，各試料中の砕屑物組成を除

去した組成についての因子分析結果を報告する．その際，

分析対象組成は，各試料中の砕屑物含有割合を仮想的砕

屑物平均化学組成に乗じた値をそれぞれの組成から差し

引くことにより求めた．

　因子分析はバリマックス回転法により行い，上位9因

子を抽出し検討を加えた．さらに，生物源シリカ量及び

砕屑物組成を算出できなかったTOC，S，その他の微量

元素と各因子の関係を明らかにするために，それぞれの

因子分析結果ごとに各因子得点と外在変数であるこれら

の元素含有量との相関分析を行った．これらの結果は

Table2及びFig．7に一括して示した．全分散の94．8％

を累積で説明する上位6因子は以下のものである．

　第1因子は全体の分散の35．4％を説明するもので，

Fe203，Ni，Co，Cu，Znに富み，一SiO2，S，そしてTOCと

正の相関を持っ．この組み合わせは重金属類を含んだ硫

化鉄鉱物を示すと考えられる．実際，有機物に比較的富

んだ黒色頁岩や油母頁岩中の硫化鉄鉱物には，Cu，Ni，

Mn，Mo，Zn等の元素が一定量含まれていることが報告

されている（Brumsack　and　Thurow，19861Patterson

Table1 Hypothetical　chemical　composition　of　the　average　terrigenous　detritus

intheLate　MioceneOmagawa　Formation（Watanabe伽よ1994）

SiO2　TiO2　A1203　Fe203　MgO　Na20　K20　（％）
61．4　　　　　0．59　　　　　16．0　　　　　4．6　　　　　　1．4　　　　　　1．2　　　　　2。2

Ba　　Co　　Cu　　Ni
620　　　14　　　　58　　　　62

Sr
74

V
80

Zn　　　Zr　　（ppm）
116　　137
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6孟畝，19881Bmmsack，1989）．有機炭素含有量との相

関が一義的に硫化鉄との共存を示しているかどうかは明

確ではなく，また挙動をともにする金属類も有機物起源

であるのかまたは硫化物形成にともなって固定されたも

のかどうかもこの段階では判定できない．硫化鉄に固定

されている鉄の起源については基本的には砕屑物起源の

反応性に富む鉄イオンであると考えられるので，砕屑物

因子と独立の硫化物因子に鉄が寄与していることは砕屑

物含有量とは無関係な堆積後の鉄の移動を示している．

したがって，その他の金属類についても，砕屑物とは無

関係の起源を持つかあるいは砕屑物からの堆積後の移動

によるものと考えられる．

　第2因子（2L9％）は炭酸塩鉱物の組み合わせ，すなわ

ちCaO，炭酸塩炭素，MnO2，MgO，Sr，V，Baからな

る．これは，苦灰質炭酸塩鉱物が女川層中から報告され

ていることと調和的である（松本・松田，1988）．

　第3因子（16．1％）はMnO2の負荷が高く，MgO，Fe203，

P205からの若干の寄与が認められる．海成堆積物中で

のMnの濃集要因としては，次の2つが考えられる．Mn

の大部分は，底層水環境が還元的でない場合は水酸化物

の形で堆積物中に固定される（Bostrom6渉磁，1973）．し

たがって，高いMn含有量は堆積速度の遅い酸化的な底

層水環境を指示するとされる場合があり，Co，Ni等も

海水からの自生沈殿物の主要元素である（Calvert　and

Price，19771Lyle♂認，1977）．一方，海底熱水堆積物

の主要構成物も基本的には鉄マンガン質の水酸化物で，

Ni，Cu，Zn等の濃集も知られている（Landing　　and

Feely，1977）。中期中新世の東北日本には，先に述べた

流紋岩一安山岩質海底火山活動が知られており，実際，

津軽地域にはいくつかの熱水成マンガン鉱床が女川層下

部の層準に発達している（大沢ほか，1984）．第6因子の

因子得点は鯵ヶ沢及び五所川原地域の資料においてのみ

高い正の値を示し，鉱床の分布との一致を考慮すると本

Table2 Varimax－rotated｛actor　pattems　an（1the　correlation　coefficients　between　each　factor　scores　and　the　extemaI

variables　indicate（1by　italics．The　largest　six　factors　are　d三splayed　according　to　which　approxin真ately95％of

total　variance　of　the　samples　are　explaine（i．

Sulfides　　Carbonate　H　droth．　　Bio　eneous　Phos　hate　Detritus
Sio2
Tio2
Fc203
MgQ
Na20
K20
Cu
V
Zn
Ba
Ni
Co
Sr
Zr

0．26
0．26
0．38

－0．12

－0．29

0．23
0．47

－0．51

0．57
－0．32

0。53
0．50

－0．53

－0．74

一〇．69

0．20
0．75
0．38
0．26

－0．73

－0．09

－0．11

－0．09

－0．02

－0．20

0．03
0、18

－0．39

0．12
－0．38

0．21
0．33

－0．57

0．15
－0．73

－0．01

0．09
－0．18

－0．11

0．18
0．03
0．12

0．52
－0．26

－0．03

－0．15

0．20
－0．13

0．03
0．21

－0．27

0．07
－O．09

－0．10

－0．04

0．01

一〇．09

0．09
－0．49

－0．13

0．16
－0．09

－0．09

一（LO5

0．25
0．26
0．11
0．11

－0．04

0。10

一〇．38

0．26
0。01

－0．33

－0．12

0．37
0．14
0．28

－0．17

0．06
－0．17

－0．07

0．10
0．22

5
TOC
Co躍わ
ハ4η02

cω
P205

0．74
0．68
0．71

－0．03

－0．43

0．41

0．00
0．01
0．29
0．49
0．63
0．29

一〇．48

－0．19

0．27
0．57

－0．25

0．37

0．04
0．32
0．15
0．19

－0．20

0．19

0。00
－0．34

0．34
－0．09

0．20
0．34

0．01
0．60
0．17
0．21
0．01
0．17

Vahance
ex　lained

35．35 21．89 16．08 8．30 6．91 6．22
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因子は海底熱水沈殿物を示すものと結論される．

　第4因子（8．3％）はsio2，v，Tocを主とする．因子得

点が各試料の生物源シリカ量と強い正の相関を示すこと

から，本因子は珪質生物殻物質とそれに伴われるVに富

む有機物（V　Porphyrin等）の供給を示すものと考えられ

る．

　第5因子（6．9％）は基本的にはP205，炭酸塩炭素そし

てMnO2を主体とする．これは燐酸塩鉱物，多分Tada

（1991）が示したcarbonatefluorapatiteと考えられる．

　第6因子（62％）はK20，Tio2，Zrを特徴とする．この

因子は砕屑物組成の平均値からの変動，例えば火砕岩起

源の砕屑物を示すものと考えられる．

7．堆穫環境因子の解釈と二次元分布

　上記の統計的手法により得られた堆積物組成因子は，

続成作用を経た現在の組成に基づいたものであり，堆積

当初の環境を直接反映するものばかりではない．

Watanabeα畝（1993）では，これらの堆積物組成因子

を直接古地理図に投影したコンターマップを用いて堆積

環境を議論したが，ここでは上記の6因子から堆積当時

の環境因子を抽出し，さらに一部の試料のみから得られ

ている堆積学的情報・微量元素組成・バイオマーカーな

どとの関係を検討して文頭で述べた堆積環境因子を抽出

する．

7．1有機物供給量（生物生産性）

Yamamoto　and　Watanabe（1994）が示したように，

O．8

0．6

O．4

0．2

0
一〇．2

一〇．4

一〇．6

一〇．8

本地域の有機物の根源物質は海生藻類を主体としてお

り，砕屑性の有機物の寄与は相対的に低かったと考えら

れる．したがって，生物生産性及び有機物の供給量は，

珪藻類を起源とする分解の影響の少ない“生物源シリカ”

と高い有機炭素量の下での“金属硫化鉱物”の固定量の

両者に反映されると考えてよかろう．　また，“燐酸塩鉱

物”も基本的には高い生物生産性を反映すると考えられ

る．堆積物中での燐酸塩鉱物の形成は基本的には初期続

成時に間隙水からの沈殿の形で行われることを考慮する

と（lngall　and　CapPellen，1990），その保存には底層水や

底質の環境が大きくかかわっている．しかしながら高

い“燐酸塩鉱物”因子が認められる場合には基本的には

生物生産性が高かったと解釈される．

　珪質生物源物質因子（第4因子）は，堆積盆の両側で低

い傾向があり，高い得点は能代・五城ノ目両地域から得

られている．これはWatanabe6砲乙（1993）で得られた結

果と調和的で，これら2地域は比較的砕屑物の供給が少

なく，純粋な珪質岩の堆積には好都合であったと推定さ

れるが，絶体的な生物源物質の供給速度が高かったかど

うかは明確ではない．

　一方燐酸塩鉱物因子（第5因子）の高い地域は，概して

生物源シリカ組成が多い地域に調和的だが，東南部の八

島地域にも認められる．堆積盆北西部地域での燐酸塩の

沈殿は，後に述べる底層水の還元環境に対応しているが，

Yamamoto　and　Watanabe（1994）が示したように，矢島

地域では比較的酸化的な底層水のもとでの生物源物質の
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Fig．7　Factor　matrix　against　the　elements　and　the　correlation　coefficlents　between

　　the　factor　scores　and　the　extemal　variables，based　on　the　varimax　factor　analysis

　　of　the　Onnagawa　diatomaceous　sediments．
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供給増加が局地的に認められている．この点で，矢島地

域での燐酸塩鉱物の増加は，一般に認められている貧酸

素状態での硫化鉄との共産（Garison6渉砿，1987）とは異

なる産状を示している．これら底層水の環境に差異はあ

っても，燐酸塩鉱物因子の顕著な地域は，高い生物生産

性が期待される．生物源シリカと協調的な地域は，主と

して珪藻質の，矢島地域はその他の藻類の生産性を反映

しているものと考えられる．

　以上のように，珪質生物源物質と燐酸塩鉱物因子が大

きい場合には生物生産性が大きかったと解釈されるた

め，生物生産性因子は，珪質生物源物質因子と燐酸塩鉱

物因子の和注1で表現する．この合成因子の得点の地域

別平均値を古地理図上に表現すると，能代・五城ノ目地

域を中心として堆積盆に添った南北方向の高まりが認め

られ，東方の陸域から比較的離れた海域での生物生産性

が高かったものと考えられる（Fig．8A）．

7．2有機物希釈割合（陸源砕屑物の供給）

　Watanabeα磁（1994）により，砕屑物因子は能代・

鷹ノ巣両地域で顕著に低く，北側に向かって漸増するこ

とが報告されている．主要な砕屑物供給源として考えら

れる北上地塊は堆積盆の東方に位置するが，ここで認め

られる北部での砕屑物因子の増加は，下北半島付近に推

注1各試料について計算した因子得点の平均値と標準偏差で標

　準化した値の和を求め，各地域ごとに平均値と標準偏差を

　求めた．
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定される浅海域（多田ほか，1988）または西津軽一男鹿半

島西方に分布していた南北性の隆起域（lijima　6渉　砿，

1988）からの寄与が大きかったこと予想されている．砕

屑物組成のばらつきについては，比較的砕屑物量の少な

い能城・五城ノ目地域で顕著であり，これらの地域は

K20，TiO2，Zrが多く，Na，Caの少ない組成を特徴と

する（Fig．8B）．この組成のみから判断すれば，比較的

後背地から遠隔であったと考えられるこれら両地域に

は，斜長石等が少なく（Na，Caに乏しい）相対的に重鉱

物等風化に強い塩基性鉱物が濃集した（K20，Tio2，Zr

に富む）砕屑物組成を反映すると考えられる。

7．3底層水の溶存酸素量（底層水環境）

　女川層主部の葉理珪質岩は，概して酸素に乏しい底層

水中に堆積したものと考えられている（Tada，1991，

Tada6麺乙，1986，佐々木・山本，19861坂本，1992）．五

城ノ目地域でのTada（1991）による研究によれば，底層

水の酸化還元状態の細かい変動が女川層主部に数メート

ル程度のオーダーで認められる一方で，全体的傾向とし

ての女川層上部一船川層にかけての底層水の富酸素化が

ほぼ9－6Maの期間に認められる．

　前述のように，女川層試料では陸源砕屑物は基本的に

は有機物を希釈する傾向が認められ，さらに金属硫化物

因子（第1因子）得点は生物源シリカ及び有機炭素量と正

の相関を持つ．もし，試料中の硫黄の全てが硫化鉄とし

て存在すると仮定すると，硫黄量は，硫酸イオン・有機

炭素・反応的鉄イオンの存在量に依存することになる

（Raiswell　and　Bemer，1986）．海成層の女川層の場合，

硫酸イオンは海水から十分に供給されたと思われる．反

応的鉄イオンは主として砕屑物からもたらされたと考え

られる．堆積速度がそれほど早くなければ，極度に還元

的な底層環境での硫化鉄の生成量は，有機炭素量よりも

砕屑物からもたらされる反応的鉄イオン量により強く規

制され，一方酸化的底層環境では有機物の反応度が硫酸

還元反応と硫化鉄の生成を規制する事が知られている

（Bemer，1984）．つまり，酸化的環境下では，硫化鉄生

成度（全鉄に対する硫化物の鉄比）は有機物の供給速度の

上昇とともに高くなる．

　Watanabeα磁（1994）は，本試料の全鉄／硫黄比と

生物源シリカ量の関係を検討し，生物源シリカ量の少な

い（およそ50％以下の）領域では硫化鉄生成度は生物源シ

リカと負の相関を示し（r＝一〇．67），一方生物源シリカの

多い領域では硫化鉄生成度はほぼ硫化鉄に近い値をとっ

ていることを明らかにした．この特徴は生物源シリカ量

の少ない環境では有機物供給量が硫化鉄の生成を規制し

ており，一方生物源シリカが多い場合はほとんどの反応

生鉄イオンは硫化物に固定されていた非常に還元的な環

境であったことを示唆する．したがって，砕屑物の希釈

量が少ない地域において，生物源シリカと金属硫化物の

因子が高い場合は，底層水環境は還元的であったと考え

られ，生物源シリカと金属硫化物因子得点の積注2を底

層水の還元環境因子とする．この因子の得点分布は，主

として堆積盆中西部の能城から五城ノ目地域について高

く（Fig．8C），個々の試料の葉理保存度もおしなべて高

い地域に一致する．

　さらに，これらの因子から還元的底層環境と考えられ

る地域の試料の金属硫化物因子はFig．9に示す様に，

Th／Uとは負の，Moとは正の相関を有意に持ち，基本

的には金属硫化物因子が還元環境を反映している事が認

められる．

　また，続成時の炭酸塩鉱物因子も，能代地域を中心と

して堆積盆にやや斜交したNNE／SSW方向の地域に高

い値を示す．松本・松田（1988）は鯵ヶ沢および五所川原

地域の炭酸塩ノジュールが深度100m以下の比較的浅い

埋没深度で形成されたことを示した．これらの苦灰質の

初期続成炭酸塩鉱物の形成は，多くの場合十分な有機物

の存在下での嫌気性バクテリア活動と密接に関連してお

り，問接的に鯵ヶ沢一能代地域の還元的底層環境を指示

する．

　以上に述べた還元的底層水環境が認められる地域分布

は，古地理図上の堆積盆深部中心にほぼ相当し，堆積盆

深部全域が貧酸素化するスタグナントモデルを指示して

いる．一方，燐酸塩鉱物因子やYamamoto　and　Wata－

nabe　（1994）が示したバイオマーカーにより八島地域で

認められる酸化的環境下での高い生産性は，局地的な湧

昇流活動の活発化を示しているものと考えられており

（Yamamoto　and　Watanabe，19941渡邊，1994），ほぼ

堆積盆全体が静穏であったのは9－10Ma頃までで，それ

以後堆積盆の各地では局所的な生物生産性や底層水環境

の変化が生じたものと考えられる。これらの事は，lijima

6渉砿（1988）やTada（1991）のモデルに示されるような堆

積盆あるいは古女川海全体の古地形が根源岩相の形成を

規制していた時期は8－10Maであり，9－10Ma以降は，

古海洋水循環の活発化・複雑化（渡邊，1994）や表層水栄

養塩濃度の変化（山本ほか，1994）に起因する堆積相の局

地化が起こり，根源岩の形成はむしろ福沢（1992）らの堆

積盆モデルに近い形で行われたことを示唆する．

注2各試料の因子得点を平均値と標準偏差で標準化した値の積

　を計算し，地域ごとに平均値と標準偏差を求め図示した．
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8．おわりに

女川層をモデルとして行った，炭化水素根源岩層の堆

積因子の解析とその二次元表示についての成果を述べ

た．堆積環境因子は，生物生産性を反映する有機物供給

量，砕屑物による希釈量，底層水の酸化還元環境の三者

に注目し，化学組成に主として基づいて検討を加えた．

結果はFig．8に二次元分布として表現された．これらの

堆積因子の半定量化は，12－10Maという時間間隔に限

って行ったものであるが，この時間スライスをさらに前

後に設定して解析を行えば，理論的には各環境因子の二

次元分布の時間変化を得ることができる．堆積盆モデル

評価の三次元化（例えば小玉，1993など）が，もし深度軸

（層厚方向）を時間軸に置き換えることを含むならば，本

手法で得られる時問面ごとの二次元情報の積み重ねがモ

デルの三次元化に大きく貢献するものと考える．

　なお，本論では石油（ガス）根源岩としての堆積環境因

子に重点をおいて議論したため堆積岩としての組成因子

についてはあまり触れなかったが，同様の手法により砕

屑岩の組成解析も可能であると考えられる．
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