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日本海における海洋環境の変遷と

炭化水素ポテソジャノレ

多田隆治1)

1.はじめに

近年の海洋学や有機地球化学,堆積化学などの急

速な進歩により,堆積物中への有機物の濃集を制御

する諸要因が次第に明らかになってきた.重要な要

因としては,表層における生物生産性,水深,堆積

速度,底層水の酸化還元度および大陸棚からの有機

物の側方輸送などがあり,これらの要因は海洋環境

およびテクトニックな環境により規定されている

(多田,1995).こうした新しい視点からわが国の

石油根源岩の成因を見直す必要性については次第に

認識されつつあり,1994年度の石油技術協会地質

探鉱都門のシンポジウムのテｰマとしても取り上げ

られた.一方,わが国の主要石油根源岩の堆積時期

である中新世およびそれ以降の日本海における古海

洋環境やテクトニックた背景とその変遷についても,

1989年夏に行われた国際深海掘削計画[ODPコ日本

海航海の成果などをもとに,より具体的に議論でき

るようになってきた.

そこで,ここでは0DPの成果などを踏まえて中

新世以降の日本海における古海洋環境の変遷を概説

L,それがわが国の石油根源岩の成因にどう係わる

か検討する事にする.但し,紙面の都合上で詳しい

説明を省略せざるを得ない箇所もある.その場合,

日本海の古海洋環境の変遷についてはTada

(1994b)を,古海洋環境と石油根源岩の成因との関

係については多田(1995)を参照して頂きたい.

2.日本海及びその東縁域の新第三系層序

ODP日本海航海の重要な成果の一つに,日本海

形成時期の特定と層序の確立がある.日本海堆積物

の岩相層序については,当初ODPInitia1Reports

(Tamaki,eta1.,1990)に記載されたが,基準が統一

されなかったため,岩相層序区分や対比が著しく混

乱していた.著者は,船上で独自に行った岩相記述

と,航海終了後行った主要岩相の鉱物･化学分析の

結果を考慮して岩相層序の再検討を行い,その結果

は既に報告した(TadaandIijima,1992;多田･玉

木,1992)､更に,その後新たに報告された生層

序,古地磁気層序,放射年代測定などの資料を基

に,岩相境界がほぼ同時代面をなす事を示し,層序
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第1図

0DP日本海掘削結果を基にした日本海堆積物の

岩相層序と時代区分(多田,1994).
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の時代区分を行った(Tada,1994b).それらの結果

をまとめたものが第1図である.図からも明らか

なように,日本海堆積物は岩相に基づいて6つの

ユニットに区分され,それらは上位よりユニット

1から6と名付けられている(TadaandIijima,

���

ユニット6は,大和海盆の音響基盤をなす玄武

岩岩床(および溶岩)の間に断片的に見られ,堆積構

造に富み,しばしば級化層理を示す砂岩と半遠洋性

泥岩の有律互層で特徴付けられる地層で(口絵2,3),

20Ma頃の大和海盆開口初期に,リフトの斜面～

底部に堆積した地層と考えられる.このユニット

は,恐らく海盆の縁辺部にのみ分布するものと推定

される.

ユニット5は,黒灰色で不連続な葉理や層理に

平行な生痕が発達する泥岩からなるが,その下半部

は玄武岩の貫入を著しく受けており,その特徴が十

分には把握出来ない.一方,上半部には石灰質徴化

石を頻繁に産し,しばしば苦灰岩質あるいは隣灰石

質の葉理や微小団塊を挟んでいる(口絵4).また,

全岩化学組成から推定される生物源シリカ量は

20%以下と少なく,有機炭素量は1～2%とやや高

い.ODPInitialReports(Tamakieta1.,1990)に報

告されたRockEva1の結果によれば,本ユニットの

有機物のタイプは掘削地点により異なり,794地点

ではタイプ皿に近く,797地点ではタイプIから皿

にまたがり,795地点ではタイプIないし皿である

(第2図).本ユニットの堆積年代は,およそ20

Maから15.5Maと推定され,岩相の特徴とあわせ

ると,秋田油田地域の西黒沢層に対比される.ただ

し,下半部が堆積した年代には,秋田･新潟油田地

域はまだリフティングの初期で,海は侵入していな

かった(IijimaandTada,1990).一方,北海道北部

の日本海側地域において,この時代の浅海相堆積物

の存在が最近明らかにされている(栗田ほか,

���

ユニット4は,珪質岩で特徴付けられる地層で,

ユニット5から漸移する.珪質岩が石灰質である

か否かにより,更に下位よりサブユニット4Bと

4Aに細分される.サブユニット4Bは,基底部に

海緑石砂岩層を持ち(口絵5),しばしば平行葉理を

持つ灰色～明灰色の珪質泥岩からなり(口絵5),炭

酸塩岩層や団塊を伴う.一方,サブユニット4A

は,生物擾乱に乏しい黒灰色のチャｰトや暗灰色の

ポｰセラナイトと生物擾乱のより顕著な灰色～明灰

色の珪質泥岩の有律互層で特徴付けられる.本ユニ

ットの珪質岩における生物源シリカ含有量は40～

80%と高いが,有機炭素量は1%前後と余り高くた

い･ODPのRockEya1の結果によれば,本ユニッ

トの有機物のタイプも地点によって異なり,その傾

向はユニット5と同様である.但し,ユニット5

と比較してややタイプI･]I側に寄る傾向がある(第

2図).本ユニットの堆積年代は,およそ15.5Ma

から10.5Maと推定され,サブユニット4B/4Aの

境の年代はおよそ14Maである.その岩相及び堆

積年代から,ユニット4は秋田油田地域の女川層

に対』:ヒされる.

ユニット3は,黒灰色でほとんど生物擾乱を受

けていたい珪藻質泥岩(あるいはそれが続成変化し

た珪質泥岩)と明灰色で生物擾乱の著しいシルト質

泥岩の有律互層からなり(口絵7),下半部に頻繁に

菱マソガソ鉱の層を挟む.生物源シリカ含有量は

20%以下と少なく,有機炭素量はO.5～6%と変化に

富み,下部で高いIR㏄kEva1の結果によれば,本

ユニットの有機物は,ユニット4,5に比べてより

タイフ皿寄りで,その傾向は特に794,797地点にお

いて著しい(第2図).本ユニットの堆積年代はお

よそ10.5Maから6Maであり,その岩相を考えあ

わせると概ね秋田油田地域の船川層に対比が可能だ

ろう.

ユニット2は,帯緑灰色で著しく生物擾乱を受

けた均質な珪藻軟泥～珪藻質粘土からなり(口絵8),

795地点では中～上部の複数の層準にドロップスト

ｰンを挟む･また,上部には,頻繁に火山灰層を挟

む.生物源シリカ含有量は20～60%と比較的高い

が,有機炭素含有量はO.3～1%と低い.0DPの

RockEva1の結果によれば,本ユニットの有機物は

タイプIないしI[に近いものが多く,海洋プランク

トンの寄与が相対的に増加した事を示している(第

2図).本ユニットの堆積年代はおよそ6Maから

2.5Maであるが,生物源シリカ含有量はおよそ

3.5Maを境に急減する.年代からは秋田油田地域

の天徳寺層に対比され得るが,天徳寺層は粗粒砕屑

物を頻繁に挟み,泥岩もよりシルト質である.

ユニット1は,黒灰色で平行葉理を持つシルト

質軟泥と明灰色で生物擾乱の著しい軟泥ないしシル
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ト質軟泥の複雑なリズムの互層(明暗互層と呼ぶ)で

特徴付けられ(口絵9,10),それらはしばしば珪藻

質あるいは石灰質である.また,頻繁に火山灰薄層

を挟み,795,796地点では幾つかの層準にドロップ

ストｰンが見られる.本ユニットは,明暗互層が明

瞭かつ頻繁になる層準を境に下位のサブユニット

1B,上位のサブユニット1Aに細分される.生物

源シリカ含有量は20%以下と低く,有機物含有量

は0.3～7%1まで大きく変動する.0DPのRockEv-

a1の結果によれば,本ユニットの有機物のタイプ

はIから皿まで幅広く変化し(第2図),有機物含

有量が大きいほどタイプ皿に近付く傾向がある.本

ユニットの堆積年代は2.5Maから現在に至り,サ

ブユニット1B/1Aの境はおよそ1.2Maである.時

代的には秋田油田地域の笹岡層～潟西層に対比され

得るが,それらはより粗粒であり,明暗互層も認め

られない.

3.堆積盆の形態とその変遷

日本海の様な縁海における古海洋環境の変遷とそ

れに伴う堆積物中への有機物の濃集度の変化を論じ

る上で,縁海の形態や水深,そして海峡の位置や水

深(敷居深度)を知る事は極めて重要である.そこ

で,ここでは先ず,現在の東北目本目本海側地域を

含む日本海海域の古地形とその変遷について,概略

を述べる事にする.

東北地方日本海側の平野部や沿岸海域には,女川

層や寺泊層の名で知られる中都中新統細粒珪質岩類

が広く分布する､これらの地層は,日本における主

要石油根源岩であり,中新世前期に現在の北海道南

部から新潟地域にかけて形成されたリフト起源の堆

積盆に堆積したものである.この堆積盆を,Iijima

andTada(1990)は東北トラフと呼び,その東縁は

島弧性の陸地により,西縁はリフティングの際に島

弧より切り離された“大陸"地殻断片よりなるバン

ク(ここでは仮に佐渡パンクと呼ぶ)により境されて

いたと考えた.また,同様の堆積盆は,山陰沖にも

形成され,彼らはそれを山陰トラフと呼んだ.

東北トラフは,当時の日本海の東縁部に位置し,

その西側には大和海盆が既に存在していた.東北ト

ラフや大和海盆など当時の日本海東部海域について

は,堆積相や古生物学的デｰタに基づきその古水深

分布とその変遷が復元されている(例えば,Iijima

慮摔�愬���湧���㈩�

(1)20～15.5Ma:20Ma頃には,既に日本海盆で

は海洋性地殻が移成され,かなりの広さと水深を持

った海盆となっていた可能性が肩い(Tamakieta1.,

1992).一方,大和海盆はリフティング初期で,海

は既に侵入していたもののその幅は狭く,水深も浅

かったらしい･大和海盆は,その後拡大を続け,

18Ma頃までに急速に一沈降したと考えられる.ま

た,東北トラフは,17.5Ma頃にリフティングを開

始し,16Ma頃までに急速に沈降した.こうして

15Ma頃までには,大和海盆の水深は2000m前後

に,東北トラフの水深は1500m前後に達しただろ

う(IijimaandTada,1990;工ng1e,1992).当時の日

本海は,現在の対馬海峡付近に位置する浅い

(<150m)海峡(南の海峡)を通じて,外洋とつなが

っていたと考えられる.また,16～15Ma頃にか

けて,現在のフォッサマグナ地域付近に比較的深い

(500～1500m)海峡(東の海峡)が存在した可能性も

ある(IijimaandTada,1990).

(2)15.5～10.5班a:15Ma頃までには,東北トラ

フを含む日本海は深海化し,14Ma頃までに拡大

も終了した.一方,当時の東北日本～北海道南部に

かけては多島海化し,日本海は南の浅い海峡に加え

て,その東から北に多数の浅い海峡を持つ事になっ

た.そのうち現在のフォッサマグナ地域付近(東の

海峡)と現在の津軽海峡付近(北の海峡)に存在した

海峡が最も深く,その敷居深度は500㎜程度であ

ったと考えられる(IijimaandTada,1990;Tada,

1991.1994b).また,大和海盆と東北トラフを仕切

る佐渡リッジの水深も概して浅かったが,佐渡島南

西方に比較的深い水路が存在したと考えられる.

(3)10.5～6班a:10.5M1aから6Ma頃にかけて,

東北トラフや山陰トラフは日本列島から供給される

砕屑物により埋積されて,次第に水深を浅くして行

く.一方,日本列島起源の砕屑物は,その大部分が

東北トラフや山陰トラフにトラップされるため大和

海盆や日本海盆には余り供給されず,地殻の熱的沈

降が埋積による浅化を上回って,水深は僅かながら

増加し続けたと考えられる(Ing1e,1992).この時

期に,南の海峡は閉じ,東の海峡も狭まると共に浅

海化(<150m)して,日本海は,150～500m程度

の水深の,比較的広い海峡を持ち北に開いた構造を

地質ニュｰス495号�
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持つようになった(I三jimaandTada,1990).

(4〕6～3班a:7～6Ma頃から,東北日本では応力

場は東西圧縮便向となり(Jo1iyetandTamaki,

1992),隆起･･侵食作用も強まった.そして,3

Ma頃までに,東北トラフや山陰トラフは,ぽぽ埋

積されて浅海化した.一方,大和海盆や日本海盆に

おいては,その東縁部において隆起活動が活発化し

たが,中心部での水深の変化は顕著でなかったと考

えられている(Ing1e,1992).この時期に,南の海

峡は閉じたままで,東の海峡も東北日本弧の隆起に

伴って閉鎖し,現在の津軽海峡付近に,水深150

m前後の海峡が存在するのみとなった.

(5)3～OMa:3Ma頃までに,東北トラフはほぼ

陸化し,日本列島起源の砕屑物は富山チャンネルを

通じて直接大和海盆に流入するようになる.しか

し,大和海盆や日本海盆の水深が著しく減少するほ

ど埋積が進むには至らず,現在の水深(2000～

3000m)に至っている.3M1a頃までには,日本列

島は,ぽぽ現在の形に近付いており,対馬海峡も再

び開いたと考えられる(Tada,1994b).海峡の深度

もほぼ現在の値に近付いただろう.

以上のようにして推定された日本海と海峡の位置

および水深の時代変化を,第3図e,fに模式的に

示す.また,日本海および周辺域におけるテクトニ

ックな状況の変化も第3図に示す.

4.海洋環境の変遷

Tada(1994b)は,0DP日本海掘削の成果を基に,

日本海の海洋環境の変化をまとめた.彼は,報告さ

れた浮遊性徴化石の種類を基に表層水環境を,底生

有孔虫の群集組成や生物擾乱の程度,黄鉄鉱化度や

有機炭素/硫黄比を基に底層水の酸化還元度を,石

灰質化石の保存度や炭酸褒鉱物の含有量を基に

CCDを,生物源シリカの堆積速度を基に表層水に

おける生物生産性を復元した.以下にその概略を述

べる.

(1)表層水環境:ユニット5の中部から下部にか

けては,熱水変質の影響で徴化石が溶解したため,

表層水に関する直接的情報は無い.しかし,花粉化

石から,20から18Maにかけては日本列島には冷

涼な気候が広がっていたと考えられる(Yamanoi,

1992).一方,ユニット5の上部からは温暖な表層

1995年11月号

水環境を示す浮遊性有孔虫や石灰質ナンノ化石を比

較的多く産し,16.5～15.5Maにかけて暖流が日本

海北部にまで流入した事を示している(Brumer,

1992;Rahman,1992).これは,東北日本における

台島期の温暖気侯に良く対応する(Chinzei,1991;

�慳慷�愬���

温暖な表層水環境を示す石灰質徴化石の産出はサ

ブユニット4Bの堆積期(15.5～14Ma)にも続く

が,同時に生物源シリカ含有量も急激に増加する.

この時期は,南極氷床の拡大に伴う汎世界的な寒冷

化期に当たり(多田,1991),そうした寒冷化に伴

う亜極前線の南下を反映していると考えられる.

Koizumi(1990)も,東北日本においておよそ14

Maに珪藻化石群集が温暖種から寒冷種へと入れ替

わった事を報告している.

サブユニット4Aの堆積期(14～10.5Ma)は,珪

藻質堆積物およびそれが続成変化した層状珪質岩で

特徴付けられ,概して寒流系が支配したと考えられ

るが,散点的ながら温暖な表層水環境を示す石灰質

ナンノ化石を産する(Rahman,1992).また,山本

ほか(1994)は,東北トラフに女川期に形成された

海山の頂部から11.5～10.5Maの年代を示す暖温性

有孔虫を報告している.こうした事から,この時期

の日本海は,寒流系が支配したものの,間欠的に暖

流の流入があったものと思われる.

ユニット3からユニット2の下半の堆積期

(10,5～3.5Ma)にかけては,日本海に暖流が流入

した証拠は得られていない.暖流の影響が見られな

くたったおよそ10Ma(10.5Maから9Maの間)と

いう時期は,汎世界的海水準が急激に低下した時期

(Haqeta1.,1988)に対応し,また,古地理の復元か

ら南の海峡が閉じた時期にも対応する.あるいは,

西南日本の隆起に伴い次第に浅海化した対馬海峡周

辺が,汎世界的海水準の低下によって完全に陸化し

たのではないかと考えられる.

日本海に暖流の影響が再び現れるのは,およそ

3.5Maからである.この時期は,世界的に温暖化

した時期に対応し(Dowsetteta1.,1992),日本海に

おいても3.5～2,5Maにかけて生物源シリカの堆積

量が低下し,石灰質ナンノ化石も再び頻繁に見られ

るようになった.

およそ2Ma以降,日本海に流入した暖流は北海

道沖まで達するようになり,氷河性海水準変動に同�
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第3図

〵��

年代(M∂)

日本海海洋環境の変遷.(a)表層水環境,(b)底層水環境,(c)CCD,(d)生物源シリカ量,(e)海峡位置,

(f)敷居深度,だと.Tada(1994b)より引用.図中のステｰジ番号は,第1図の岩相ユニット番号と逆

順になっていることに注意.

謁して周期的に消長を繰り返した.間氷期の高海水

準期には,対馬暖流が流入し,氷期の低海水準期に

は,日本海は極めて閉鎖的な海となって表層水の塩

分が低下し(大場,1984),北部では海氷が形成さ

れた(Tadaeta1.,1992).

以上のようだ,日本海表層水環境の変遷を第3

図aに示す.

(2)底層水環境:底生有孔虫化石によれば,ユニッ

ト5からユニット3下部堆積期(18～7Ma)の日本

海底層水は酸素に乏しく,特にサブユニット4Aの

堆積期(14～10.5Ma)にかけては,底生有孔虫は少

なくとも大和海盆からは姿を消した(Brumer,

1992;Nomura,1992).酸化的な底層水環境はユニ

ット3の上部堆積期(7Ma頃)に出現し,サブユニ

ット1Bの下部(1.5Ma頃)まで続く.サブユニッ

ト1Bの中部で,下都半深海に生息する底生有孔虫

地質ニュｰス495号�
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化石群集が,突然姿を消す(Matoba,1984;Brun-

ner,1992).この事は,日本海深部において,底生

有孔虫群集が絶滅するような環境異変(恐らく無酸

素環境の発生)カミ起こり,その後太平洋から再び侵

入出来なかった事を意味する.

平行葉理の保存度や生痕化石の形態および頻度か

らも底層水環境を推定する事が可能である(例えば,

SawdaandBottjer,1986;Tada,1991).その手法

に基づくと,ユニット5堆積期には酸素に乏しい

底層水環境が卓越し,サブユニット4Bになると無

酸素環境が卓越するようになったと解釈される.サ

ブユニット4A～ユニット3には,酸化環境と無酸

素環境が短い(2～4万年)周期で繰り返したと考え

られる.ぽぽ同時代の堆積物である女川層において

も無酸素環境が～2万年周期で繰り返した事が報告

されている(Tada,1991).ユニット2堆積期には

底層水は非常に酸化的になったが,ユニット1に

なると,再び酸化環境と無酸素環境が短い周期で繰

り返した.特に,サブユニット1Aでは,繰返しの

周期が短く,数千年間隔であった.

鉱物･化学組成から底層水の酸化還元度を推定す

る試みも数多くなされている.Tada(1994b)は,

有機炭素/硫黄比および黄鉄鉱化度[Degreeof

Pyritization;DOP(Raiswe11andBemer,1986)コに

よって日本海底層水の酸化還元度の復元を試みた.

BemerandRaiswe11(1983)によると,有機炭素/硫

黄比(より厳密には有機炭素一硫黄プロット)は深層

水中に亘2Sが発生するほどの著しい還元環境(eu-

XiniCCOndition)を識別するのに有効である.一方,

DOPは,底層水の溶存酸素濃度以外の堆積条件に

よっても左右されるが,そうした堆積条件が一定の

場合には,底層水の溶存酸素濃度の変化を反映して

その値を連続的に変化させる.Tada(1994b)の結

果によると,euxinicな底層水環境はユニット3主

都およびサブユニット1Aにおいて間欠的に発達

し,一方,ユニット3基部,ユニット2およびサ

ブユニット1B下部においては酸化的底層水環境で

あった.また,ユニット5および4においては,

底層水は比較的酸素に乏しかったがe1]XiniCになる

までには至らなかったと考えられる.

以上に述べた様々な手法による日本海底層水の酸

化還元度変化の推定結果は,概ね調和的である.こ

れらの結果を総合的に検討して復元した日本海底層

1995年11月号

水の酸化還元度の変化を第3図bに示す.

(3)CCD:日本海におけるODP掘削地点のうち基

盤まで到達している地点(794,795,797)の水深が

2811～3300mと深い水深に限られているため,

CCDとその変化を復元するには資料が十分でない

のが現状である.しかし,上に述べた3地点にお

いては,地殻の沈降に伴う古水深の変化はそれほど

大きくないと考えられるので(Ing1e,1992),大ま

かに水深3000m前後の海盆底を基準にして,CCD

が海底に達したかどうかを論じる事は可能である.

Tada(1994b)は,上記の3地点における各層準の

炭酸塩炭素含有量および石灰質徴化石産出の記録

(Rahman,1992;Brumer,1992;Nomura,1992)を

検討し,CCDの変動を論じた.その結果によると,

石灰質徴化石は,ユニット5からサブユニット4B

にかけては普遍的に一産するが,サブユニット4A上

半部からユニット3の下半部にかけて全く産出せ

ず,ユニット3の上半からユニット2にかけても

産出は希である.また,ユニット1においては,

石灰質徴化石は間欠的に産出する.炭酸塩炭素含有

量も,サブユニット4Aからユニット2にかけて概

して低い値を取るが,サブユニット4A最上都から

ユニット3基底部にかけてMnに富む炭酸塩岩層

が頻繁に挟在される.これらの炭酸塩岩層は続成過

程で形成されたもので,石灰質徴化石は見出せない

が,もともとは石灰質徴化石を含んでいたと考えら

れる.以上の結果を総合すると,CCDは14Maま

では海盆底(およそ3000m)よりも深かったが,14

Ma頃から上昇し,12～10Maにかけては海盆底よ

りも浅くなった.その後10～9Maにかけて一時的

にCCDが下降した可能性があるものの,およそ

3.5Ma頃までは海盆底すれすれかやや浅い深度に

あったと推定される.3.5Ma以降は,CCDは海盆

底の水深を挟んで大きく振動したと考えられる.

この様にして推定された日本海におけるCCDの

変化を第3図｡に示す.

(4)表層における生物生産性:海洋表層における生

物生産性を堆積記録から推定する試みは,色々と行

われているが,決定打が出ていないのが現状であ

る一そうした中で比較的良く用いられるのが,有機

物の埋積速度を利用する方法(例えば,Stein,1991;

Samtheineta1.,1992)と,生物源シリカの埋積速度

を利用する方法(BroeckerandPeng,1982;Lisitzin,�
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第4図ODP794,795,797地点における生物源シリカおよびそれを希釈する物質(主に陸源物質)の質量堆積速

度の時代変化(Tada,1994a).

1985)である.

Tada(1994a)は,794,795,797地点について生

物源シリカの埋積速度の時代変化を計算した(第4

図)一それによれば,生物源シリカの堆積速度はお

よそ15～10Maにかけてと7～3.5Maにかけて高

く,15Ma以前,10～7Ma,3.5Ma以降に低い傾

向が顕著である.しかし,その値を見た場合,最大

値でも2,59/cm2/kyであり,現在の生物生産性が

高い海域における埋積速度15～459/c㎜2/kyの10

分の1程度に過ぎない.Tada(1994a)はこの点に

関して考察し,海底面に到達した生物源シリカのう

ちのかなりの量が海底面下敷10cm以内で溶解し,

その溶解の程度は堆積速度に強く依存する事を示唆

した.即ち,生物源シリカの埋積速度は,生物生産

性以外に生物源シリカを希釈する物質の堆積速度に

も影響されると考えられる.こうした影響を考慮し

て,Tada(1994a)は,15～10Maと7～3.5Maに

かけて珪藻の生産性が高く,15Ma以前と10～7

Maにかけては中程度で,3.5Ma以降は低かった

と結論した｡更にTada(1994a)は,日本海におけ

る生物源シリカの埋積速度の変化を太平洋側と比較

し,10～7Maと3.5Ma以降における生物生産性

の低下は,日本海においてより顕著であると結論し

ている.

5.日本海古海洋と炭化水素ポテンシャル

以上に述べてきた堆積盆の形態および海洋環境の

変遷を総合的に検討する事によって,日本海におけ

る古海洋循環を復元する事が出来る.その際,日本

海の様な縁海における海洋環境は,そこに流入する

表層水や深層水の起源および敷居深度に大きく影響

をうける事を認識する必要がある.

海洋は,表層水が深層水より低い密度を持つ事に

より成層構造を維持している.一般に亜極前線より

低緯度側の海域では,蒸発量が降水量を上回るた

め,塩分が高く水温も高い表層水が形成され,一

方,亜極前線より高緯度側の海域では,降水量が蒸

発量を上回るため,塩分が低く水温も低い表層水が

形成される傾向がある.現在の海洋においては,亜

極前線より南に位置する四国沖では,表層300m

付近までは水温が高く塩分も高い黒潮起源の表層水

が存在し,その下に水温も塩分も低い親潮起源の北

太平洋中層水[NorthPaci丘｡IntermediateWater一

地質ニュｰス495号�
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第5図四国沖(34103N144.00E)および北海道沖(41.32N146.57E)における水温,塩分,溶存酸素濃度,P04

濃度の鉛直構造.気象庁(1993)に基づく.

=NPIW]が入り込んで,水深500m辺りで塩分が

極小とたっている(第5図).そしておよそ500m

以深では,水深の増加に従って塩分が徐々に増加

し,水温は低いが塩分は高い太平洋深層水に移行す

る.一方,溶存酸素量は400m付近から急激に減

少し,1000m付近で最小値を取っている.

亜極前線より北に位置する北海道沖では,表層か

ら水深1000mまでを水温も塩分も低い親潮水塊が

占めている.そして,北緯41度付近の親潮水塊内

では,塩分は水深300m付近まではほぼ一定で,

それ以深で一方的に増加しており,溶存酸素量はお

よそ300mから1000mにかけて急速に減少してい

る(第5図).このような海洋成層構造は,高緯度

海域での冷却により生成される深層水の循環により

グロｰバルな海洋循環が駆動されはじめたおよそ

15Ma以降概ね成り立っていた可能性が高い.一

方,15Ma以前の海洋においては,低緯度海域で

形成された高塩分で水温の高い深層水[WarmSa-

1ineDeepWater=WSDW]が存在していたらしく

1995年1!月号

(Woodru正andSavin,1989),高緯度域･低緯度域

を問わず,表層水の塩分が深層水に比べて低い事

が,密度成層の原因だったと考えられる.

日本海のように閉じた縁海において,縁海内がそ

れと接する外洋と同じ海洋構造を持つかどうかは,

外洋の深層水がその縁海に流入できるかどうかに依

存する.日本海内に太平洋深層水が流入する場合

は,日本海においても太平洋と同様の成層構造は保=

たれる.しかし,敷居によりその流入が妨げられた

場合,日本海内で独自の深層水循環が生ずる可能性

がある.その場合,日本海は中～高緯度に位置する

ため,表層水の塩分が上昇して深層水が形成された

可能性は低く,深層水が形成されるとすれば,冷却

作用による筈である.

こうした事を念頭において,日本海成立以来の海

洋環境の変遷とそのメカニズムを考えてゆく事にし

よう.

(1)20並a頃:この時期,日本海盆は既にかなり

の広さ･深さを持っていたものの,大和海盆はまだ�



一68一

多田隆治

リフティング初期に当たり,幅も狭く,周辺の陸地

から粗粒砕屑物や陸源の有機物が供給されていた.

大和海盆は,南および東の海峡を通じて太平洋と連

絡していた可能性が高いが,当時の周辺陸域の気候

は冷涼で,暖流が侵入した形跡は無い.一方,北海

道北部日本海側では,この時期に珪藻質堆積物が堆

積していた事から,日本海盆においては既に半遠洋

性の珪質堆積物が広く堆積していた可能性がある.

しかし,1989年の日本海掘削では,この時代の堆

積物は日本海盆からは回収されなかったため,その

実態は不明である1石油探鉱の見地から言えば,根

源岩どたり得る堆積物が存在する可能性もあり,今

後,その実態を明らかにする必要があろう.

(2)20～15.5班a:この時期は大和海盆及び東北ト

ラフの沈降拡大期にあたり,半遠洋性細粒堆積物の

堆積が開始された.20～18Maの堆積物について

は,回収率が悪く,その実態は必ずしも明確ではた

いが,表層水は寒流の影響を受けていたらしい.一

方,18Ma～15.5Maにかけて,日本海は暖流の影

響下にあり,深層水は溶存酸素に乏しかった.この

時期の日本海は,南および東の海峡で太平洋と通

じ,東の海峡は500～1500mの比較的深い敷居深

度を持っていたと考えられる.

既に多田(1991)にもレビュｰしたように,古第

三紀には低緯度海域一おそらくテチス海一において

WSDWが形成されていたと考えられ,その形成

は,消長を繰返しながらも中新世前期まで続いた可

能性が高い.深層水彩成時の溶存酸素量は水温の上

昇に連れて減少するため,WSDWは低温の深層水

に比べて貧酸素状態に成りやすく,また,成層構造

を安定させる効果を持つ.18～15.5Maにかけて

は,東の海峡を通じて,こうしたWSDWが日本海

に侵入したのだろう.このWSDWは溶存酸素に乏

しかったが,供給源から近かったため栄養塩にも乏

しかったものと思われる(多田,1995).日本海へ

のWSDWの流入はまた,安定した成層構造をもた

らして湧昇流を抑制した.深層水の栄養塩濃度があ

まり高くなかっただろう事を考え合わせると,表層

における生物生産性は余り高くなかっただろう.

(3)15.5～10.5盟a:WSDWは15Ma頃までには

消滅し,それに代わって,北大西洋で冷却作用によ

り形成された深層水が大西洋を南下し,南極海を経

て太平洋やインド洋を北上する,現在のグロｰバル

な深層水循環様式へと10Ma頃までかかって徐女

に移行した(多田,1995).WSDWの消滅とほぼ時

を同じくして南極氷床の拡大･安定化が起こり,汎

世界的な寒冷化に対応して北西太平洋においても亜

極前線が銚子沖まで南下した(Chinzei,1991).

この時期の日本海表層水は,恐らくミランコビッ

チ･サイクルに対応する振動を繰返しながら次第に

暖流の影響下から寒流の影響下に移行して行った

が,これは,恐らく上に述べた汎世界的た寒冷化と

それに伴う亜極前線の南下を反映している.一方,

底層水も表層水の変動に対応して,酸化的環境と無

酸素環境の間を揺れ動いた.

Tada(1991)は,当時の日本海の敷居深度が500

m前後であった事に着目し,これを氷河性海水準

変動に伴う間欠的な太平洋深層水の流入と結び付け

て説明した.この時期の最も深い海峡は東の海峡だ

ったと考えられ,当時の亜極前線より僅かに南に位

置する.また,北の海峡も存在した(Iijimaand

Tada,1990).当時の日本海表層においては寒流系

が支配的だった事を考えると,表層水は北の海峡か

ら流入していた可能性が高い.一方,より深い東の

海峡からは,NPIWが流入していた可能性がある.

当時,既にNPIWが存在していたとすると,敷居

深度がNPIW中軸部(現在の水深では～500m)よ

り深くなれば,塩分がより高く,溶存酸素に乏し

く,栄養塩に富んだNPIW下都が日本海に侵入出

来たろう.その結果,成層構造は保たれ,溶存酸素

に乏しい底層水環境が生じたと考えられる.この場

合,NPIW下都起源の深層水は栄養塩に富んでい

たため弱い湧昇でも比較的高い生物生産性は保たれ

ただろう(多田,1995).一方,敷居深度がNPIW

中軸深度より浅くなれば,NPIWの上都のみが流

入する事になる.この場合,下層に,NPIW上都,

上層に親潮が流れ込む事になり,成層構造は弱まっ

たと考えられる.溶存酸素に富み栄養塩に乏しい

NPIW上部のみが日本海深層に流入すれば,例え

鉛直混合が活発化しても表層における生物生産性は

それほど高くはたらなかっただろう.

もし,当時まだNPIWが存在しなかったとして

も,NPIW下部を太平洋深層水上都に置き換えて

考えれば,上の議論に大きな影響はない.

Tada(1991)は,ここで言うNPIW下部あるいは太

平洋深層水上部の日本海への間欠的な流入の原因を

地質ニュｰス495号�
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海水準変動に求めたが,NPIWの強度やその中軸

の深度が変化した場合も同様の結果が得られる事を

ここに付記しておく.

この時期にはまた,日本海内に何回か暖流が侵入

した事が知られている.これは,秋田･新潟油田地

域の女川層およびその相当層における石灰質微化石

多産層準に対応すると考えられる.暖流の流入がグ

ロｰバノレな温暖化に対応したものであるとすると,

その時期は高海水準期に対応し,東の海峡から塩分

の高い暖流が流入し,かつそれより塩分の低い

NPIW下部が日本海に入り込んだ可能性が高い.

その場合,日本海には溶存酸素に乏しく栄養塩に富

むNPIW下部水が供給された上,鉛直混合が起り

やすい状況が生じて,表層における高い生物生産性

を生み出しただろう.

暖流域で生物生産性が上昇した場合,珪藻以外の

基礎生産老の割合が高くたった可能性がある.珪藻

のみが基礎生産老である場合には生物源シリカが堆

積物中の有機物を希釈してしまう事,当時のCCD

が浅く,少なくとも海盆都では石灰質殻は海底で溶

解しただろう事,底層水が還元的であった事などを

考え合わせると,特に暖流流入時に海盆部において

堆積物中への有機物の濃集に最も適した環境が生じ

た可能性が高い.

(4)10.5～6Ma1およそ10Ma頃には南の海峡は

閉じ,東の海峡も著しく浅海化して6Ma頃までに

は閉じてしまった.その結果,日本海は北に開いた

大きな湾どたり,北の海峡のみで太平洋と通じる事

にたった.また,その敷居深度は500m弱で,恐

らくその前の時代より僅かに浅い程度だったろう.

500m弱の水深があれば,親潮域の水深500㎜

までに存在する成層構造を日本海内にも持ち込めた

筈である.また,比較的栄養塩に富み溶存酸素に乏

しいNPIW下部が間欠的に流入する事も可能だっ

たと考えられる.一方,日本海南部は湾の奥に位置

する事になり,塩分の低い沿岸水が発達した可能性

も考えられる.こうした条件が特に日本海南部にお

ける成層構造を強化し,一時的にはe岨iniCな底層

水環境まで生み出したのかもしれない.

この時期の堆積物は,特に南の2地点(797およ

び794)において有機炭素量が多く,陸源有機物の

寄与が大きい.また,生物源シリカ量も南の地点ほ

ど少ないが,これも,北にたけ開いた海の状態を反

1995年11月号

映しているのかもしれない.大和海盆の2地点で

有機物含有量の高い堆積物が堆積した理由として

は,還元的な底層水環境,陸源有機物の寄与と並ん

で,堆積速度の低下(Tada,1994a)が考えられる.

これは,この時期に佐渡リッジが法化して,島弧起

源の砕屑物を東北トラフがより効率的に一トラップす

るようになったためと解釈される.実際,この時期

の東北トラフでは,砕屑物の堆積速度が増加し,堆

積盆の埋積が進んだ(Tadaeta1.,1986).

およそ10Ma以降,日本海を含む北太平洋にお

いて湧昇が活発化した事が,最近指摘されている

(Koizumi,1990;渡邊,1994).これは,北大西洋深

層水が本格的に形成され始め,現在のグロｰバルな

深層水循環様式が成立した時期と期を同じくしてい

る.こうした湧昇の活発化とそれに伴う生物生産の

増大は,日本海内では,北の海峡に近い日本海北都

や東北トラフで特に顕著だったろう､

以上をまとめると,大和海盆には陸源有機物の寄

与が大きく,有機物に富んだ堆積層が広く分布する

可能性がある.一方,日本海北部～東北トラフにか

けては,親潮の影響で比較的生物生産性が高かった

と考えられ,この地域において堆積速度が比較的遅

く,水深も浅い(500～1000㎜)という条件が満たさ

れれば,高い炭化水素ポテンシャルが期待できるだ

ろう(多田,1995).

(5)6～3班a:この時期も引続き,日本海は北に開

いた海であった.敷居深度は更に浅くなり(～150

m),その結果,日本海には溶存酸素に富み,栄養

堤に乏しい(但し,表層水としては栄養塩に富んで

いる)親潮起源の表層水のみが侵入し得ただろう.

従って,日本海は親潮上部起源の水で満たされたと

考えられる.0DP795地点からは,4Maころから

ドロップストｰンが見られるようになり,日本海北

部で海氷が形成され始めた事を暗示する.海氷の形

成は,現在見られるような日本海固有の深層水の形

成を引き起こし,その結果目本海底層が著しく酸化

的になったと考えられる.

この時期の日本海堆積物は,珪藻質だが有機物含

有量が低い事で特徴付けられており,それは栄養塩

に乏しい深層水の激しい湧昇の結果形成されたもの

だろう.多田(1995)にも記したように,海洋表層

で生産された有機物の大部分は沈降過程で分解し,

栄養塩を再び深層水に戻す.その割合(リサイクル�
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率)は,深層水が酸化的である程,そして堆積速度

が遅いほど高くなると考えられる.一方,生物源シ

リカは有機物に比べ溶解しにくく,相対的に堆積物

に濃集する事になる.従って,外からの栄養塩の供

給が少たくとも,縁海内でのリサイクル率が高けれ

ば,ある程度の生物生産性を保つ事が出来,生物源

シリカに富み,有機物に乏しい堆積物を堆積させる

事が出来る.

こうした状況は,この時期の日本海で広く生じて

いたと考えられる一従って,この時期の堆積物に高

い炭化水素ポテンシャルを期待する事は難しいだろ

う.

(6)3～0班a:この時期になると,東北日本の隆起

に対応して北の海峡は更に浅くたった.一方,3

Ma頃に対馬海峡は再び開き,日本海に暖流が流入

するようになった.2.5Ma頃には,北半球に大陸

氷床が出来,およそ50m規模の氷河性海水準変動

が起り始め,1.2Ma頃にはその規模はおよそ100

mに増大した.100m規模の海水準変動は,日本

海の海洋循環様式を大きく変動さ喧た.その詳細は

多田(1994)などで既に報告しているのでここでは

省略するが,間氷期の高海水準時には,高温で高塩

分の対馬暖流が日本海に流入し,それが冬期に冷却

されて深層水を移成して日本海底層を酸化的にし

た.深層水の形成は同時に湧昇を引き起こし,表層

での生物生産性を維持して,珪藻質だが有機物含有

量の低い層を堆積させた.中程度の海水準時には,

やや塩分の低い東シナ海沿岸水が流入したため,日

本海には弱い成層構造が発達し,湧昇と停滞を繰り

返す事により,間欠的に有機物に富んだ層を堆積さ

せた.氷期の低海水準時には,日本海は孤立化して

表層水の塩分が低下し,成層構造が強化されて,

euXiniCな底層水環境が成立した.しかし,表層で

の生物生産性は低下したため,堆積物の有機炭素含

有量は1.5～2%程度に留まった.

この様な第四紀の日本海における海洋循環ダイナ

ミックスは,石油根源岩の堆積機構を知る上で極め

て有益な情報を与えてくれるが,これらの堆積物

は,未だ十分に埋没しておらず,石油探鉱の対象と

はならない.

6.おわりに

以上に述べてきたように,日本海に限らず,堆積

層の炭化水素ポテンシャルを評価する上で重要なパ

ラメｰタである,表層における生物生産量や底層水

の酸化還元度,更には堆積速度などを知る上で,古

海洋学的な情報は極めて重要である.また,様々な

古海洋学的情報を有機的に組み合わせる事により,

海洋循環のダイナミックスを理解する事が出来る.

ここで紹介した日本海の例は,まだ,古海洋学的デ

ｰタが不十分であり,今後改定して行く必要がある

が,こうした海洋循環ダイナミックスやそれとグロ

ｰバルな気候変動との関係についての検討は,未知

の地域における炭化水素ポテンシャルの評価を行う

上で,極めて有用であると思われる.

文献

Bern町R.A.a皿dRaiswe11,R.(1983):B岨i汕｡forganiccarbon

andpyrites阯f1皿hsedimentsoverPhaner020ictime:anew

theo町｡Geoch五m.Cosmochim.Acta,47,855-862.

Broecker,W.S.andPeng,T.一H.(1982):TracersinTheSea.E1di-

������楳������ば�

Brumer,C.A｡(1992):Pa1eoen㎡ronment㎜dbiostrat虹aphyof

foramin三fersatSites794,795,796,and797intheJapanSea.

����楳捩潴瑯���湧������潮���湮��

Barron,eta1.(亘ditors),Proc.0DP,Sci.Resu1ts,127/128,Pt.

���敧��瑩潮�����物�楮材�杲��灰���

㈲�

Ch㎞zei,K.(1991):LateCenozoiczoogeo駆ahyoftheSeaofJapan

���������㌱�㌵�

Dowsett,H.J.,Cronin,T.M1｡,Poore,乱Z.,Thompson,R.S.,

What1ey,R.C｡,andWood,んM.(1992):Micropa1eonto1ogi-

caユevidenceforincτeasedmer五dionalheattransportinthe

NorthAt1anticOceand1ユringtheP1iocene.Science,258.

�㌳���

���售����漱��������������楣慮�

Cenozoicchronostratigraphyandeustaticcycles.互n:Wi1駅s,

�������楴�猩���教��慮来����杲慴���

��捨��������㈬����

Iijima,A.andTada,R.(1990):EvolutionofTertiaエysediment町y

���潦���湲敦敲�捥瑯潰�楮杯晴��������

Fac.Sci.,Univ.TokyoSec.皿,22,121-171.

Ingle,J.C｡,Jr.(1992):SubsidenceoftheJapanSea:stratigraphic

evidencefro㎜ODPsites…mdonshoresections.In:K.T…㎜独,

K･Suyehiro,J一杣an,M･McWi11iams,eta1･(Ed二tors),Proc･

�倬��剥獵������側��漱�来却慴楯測��捥�

慮��楮材�杲��灰������

Jolivet,L.andTamaki,K.(1992):Neogenekinem註tics三nthe

JapanSearegionandvo1canicactivityoftheNo廿heastJapan

Arc･In:K･Tamaki,K･Suyeh三ro,J.A11包n,M.McW{11iams,et

地質ニュｰス495号�



日本海における海洋環境の変遷と炭化水素ポテンシャル

一71一

慌�摩瑯��偲����捩��畬瑳�㈷巾㈸�琮㈬��敧攀

Station,TX(0ceanDr五11i]ユgProgエa㎜),pp.1311-1331.

気象庁(1993):気象庁海洋観測資料.83,297p.

��畭�������捥�楯���湧�潦���敍����楡�

tomassemb1ageshthenorthwestemPaci£c.Palaeogeo餌I,

����業慴漱����散漱�������

栗田祐司･一関鉄郎･平松力(1992):北海道羽幌地域の三毛別

層と羽幌層の地質年代.地質学雑誌,98,259-266.

���楮������周��楣慣���物湧��慳瑩捥慧�

���来������業慴����散���㈴�㈷�

Matoba,Y.(1984):Pa1eoenv五ronmento士theSeaofJapan.In:H.

J,0ertli(1≡:ditor),Benthos'83:Proc.2ndInt.Conf.Benthic

Foraminifera(Pau,Apri11983),pp.409一･414.

��牡��������敢��楣景牡浩�晥�慴卩�猷��

795,and797in出eSeaofJapanwithreferencetoForam

SharpLinehthe且｡nshuarc･In:K･A･Pisciotto,J.C.Ing1e,

Jr.,M.T.vonBre〕mam,J.Barron,etaユ.(Editors),Proc.

0DP,Sci.Resuユts,127/128,Pt.1,Co11egeStation,TX(Oce-

anDri11ingProgra皿),pp1493-540.

で慳慷����������数��来�牡����物���

mateo±theJapaneseIs1andsbasedonshauow-mamemo1･

�獣献����杲����業慴漱���散漱���㌳�㌵�

大場忠道(1984):酸素･炭素同位体比一Ka-79-3,C-3コアの解

析を中心にして一､月刊地球,6,558-566.

R出㎜an,A.(1992):Ca1c趾eousnamofossi1biostratigraphyofLe9

127intheJapanSea.In:K.A.Piscio杭｡,J.C.Ing1e,Jr.,M.T.

vonBre〕㎜am,J.B脈｡n,eta1.ζ醐itors),Proc.0DP,Sci.

Res1jユts,127/128,Pt.ユ,CouegeStation,TX(Oce…mDri11{ng

偲�牡洩������

Ra1sweu,R.andBemer,R.A.(1985):Pyritefomationineぷnic

andsemi-eux亘nicsediments.AmlJour.Sci.,285,710-724.

Samthein,M.,P自amam,U.,Ross,R.,Tiede㎜am,R.andWim,

���㈩�牡�晥�浣瑩潮��散潮��捴�������

�捴�楴示慣潭�物�渮��畭浥������整���献�

�睥畩湧�����漱畴楯�楮捥�故���������

卯�印散�畢������

卡�愬��慮摂潴瑪敲�������慣�景��浯���

reconstnユ｡tionofpa1eo-oxygenationinbotto㎜waters.Geo1o-

���㌭�

却�測刮�����畭由慴楯湯晏牧慮楣�牢潮楮�物��摩�

浥�献�捴�敎潴�筮�牴桓捩�捥��印物湧敲�敲�本

㈱��

多田隆治(1991):新生代における表層環境変化.地学雑誌,100,

����

�������ひ�楮潦���楣���楮����敍楯捥�

s1iceousrocksoftheOmagawaFor醐ation,northemJapan,

����業�整�����㈳���

多田隆治(1994):石油探鉱における堆積リズム解析の可能性一第

四紀日本海海津循環ダイナミックスの復元を例として一.石

油技術協会誌,59,54-62.

Tada,R｡(1994a):Whatcontrolsthedepos1t三〇nofbio-s11iceous

sedimentsintheJap狐SeaPInIijimaeta1.,eds.Siliceous,

���慴楣慮摧��潮楴楣�摩浥��晴��牴楡特慮�

��潺��偲��摩湧潦������������散桴�

���

������戩汐��捥慮�牡�楣教�畴楯湯晴������

Palaeogeogr.,Paユaeoc1imato1.,PaIaeoeco1.,108,487-508.

多田隆治(1995):我が国における石油根源岩堆積蓑境の再検討.

石油技協誌,60,5-14.

Tada,R.andIijima,A.(1992):L辻hostratigraphyandcomposit五〇n-

alvariat三〇nofNeogenehemipelagicsediments㎞theJapan

Sea.In:K.Tamaki,K.Suyehiro,J.A11an,M.McWi11iams,e亡

���楴�猩����倬��剥獵������側��漱�来

Station,TX(0ceanDr{11hgProgエam),pp.1229-1260.

Tada,R.,Koizumi,I.,Cramp,A.,㎜dR出man,A.(1992):Corre1a-

tionofda二rkand1ight1ayers,andtheoriginoftheircyc1icity{n

theQuatem岬sedimentsfromtheJapanSea.In:K.A.Pis-

ci6tto,J･C･Ingle,Jr.,M.T.vonBreymam,J.Bamn,etaユ.

(Editors),Proc.ODP,Sci.Res㎡ts,127/128,Pt.1,Co}lege

Station,TX(OceanDri11ingProgram),pp,577一一601.

多田隆治･玉木賢策(1992):日本海深海掘削の成果とその層序学

的意義.石油技術協会誌,57,103一ユ11.

Tada,R.,Wat狐abe,Y.andIijima,A.(1986):Acc㎜山ationof

�浩�����潴���摎�来���捥��数�楴��

��慳慷���獨�慷���慳�潭���晥捴�攬�牴�

eastJapan.Jour.Fac.Sd.Univ.Tokyo,Sec.皿,21:ユ39-167.

Tamaki,K｡,Pisciotto,K.,Auan,J｡,etaL(1990):Proceedingsof

theOceanD舳i皿gProgram,Initia1Reports,yo1ume127.CoI-

�来却慴楯測��捥慮���湧偲�牡洩���

��歩��卵�楲漬���慮���朱攬�������獣楯�漬

K.A｡(1992):Tectonics〕mthesisandimpbcationsofJapan

SeaODPdri11ing･In:K.不乱maki,K.Suyehiro,J.A11an,M.

McWiuiam;,etaユ.(Editors),Proc.ODP,Sci.Res山ts,127/

��側��漱�来却慴楯測��捥慮�極楮材�杲��灰�

�㌳�㌴�

渡邊真人(1994):後期中新世のsubm虹ine㎞atusの形成過程.地

調月報,45,471-475.

Woodr岨,F.andSa由n,S.M一(1989):Miocenedeepwater

oceanog胞phy.Pa1eoceanography,4,87-140､

山本信治･入野智久･多田隆治･飯島東(1994):秋田県藤里地

域中新世海山の復元と“女川層"珪質頁岩の堆積深度.地質

学雑誌,100,557-574.

Ya二manoi,M.(1992):Mliocenepo11enstratigraphyofLe9127in

��慰慮������楳潮�������摎�来�

po11en且｡rasofNortheastJapan･In:K.A.Pisciotto,J.C.In-

g1e,Jr･,M･T.vonBre〕mam,J.Barron,eta1.(Editors),

Proc.ODP,Sc三一Resu1ts,127/128,Pt.1,Co11egeStation,TX

�捥慮���湧偲�牡洩�����㈮

丁虹1ARyμji(1995):Pa1eooceanographicevo1utionofthe

����慮摩瑳業�楣慴楯�潴�������

���楡�癡�慴楯�

<受付:1994年12月5日〉

1995年11月号�


