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房総半島嶺岡帯の地質及び構造発達史

Geology and tectonic evolution of the Mineoka belt, Boso Peninsula, Central Japan
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Abstract.  A part of the youngest ophiolitic rocks in Japan are distributed in the Mineoka belt in the Boso 
Peninsula, Central Japan.  The possible ophiolitic constituents are almost dismembered and are exposed 
as tectonic blocks of basalts, gabbros and peridotites in serpentinite mélanges in shear zones.  Geologic 
relationships among the constituent rocks are not clear because of structural complexity on their occurence.  
Since the Mineoka belt is now situated near the triple junction of three plates, active geologic phenomena 
are likely to occur in the area.  In order to understand the evolutionary history of the Mineoka Belt, detailed 
geological studies have been carried out there.
      The ophiolitic rocks intruded tectonically into the Early Miocene trench-fill or fore-arc sediments, called 
‘the Hota Group’, and are frequently found as serpentinite mélanges along several parallel faults (shear zone).  
The intrusion of the ophiolitic rocks might cause fault gouges at the boundaries with the Hota Group, and is 
inferred to be in progress even in Recent.
      Occurrences of the ophiolitic rocks in the Mineoka belt are classified into two types: (1) tectonic blocks 
in serpentinites, and (2) gravels in sedimentary rocks.  The differences in occurrence of the ophiolitic rocks 
indicate the differences in timing of exposure of the ophiolitic rocks to the earth’s surface.  The former 
protruded in the Hota Group in the Recent, whereas the latter possibly in the Early Miocene. 
      Ophiolitic rocks are also found in the Early Miocene to Pleistocene fore-arc basin sediments around the 
Mineoka belt.  Petrological characteristics of serpentinite gravels in the sediments are very similar to those 
currently exposed in the Mineoka belt, suggesting that the origin of the serpentinite gravels was possibly the 
same as other peridotites in the studied area.  Homogeneous peridotites, thus, probably widely uplifted in the 
fore-arc region of the Honshu arc (the Mineoka belt) throughout the time after the Early Miocene.
      Characteristics of the ophiolitic rocks exposed in the Early Miocene are consistent with their derivation 
of an arc-setting.  On the other hand, basalts in the Recent serpentinite mélanges have been interpreted to be 
of oceanic origin.  From these lines of evidence, we interpret that the constituent rocks in the serpentinite 
mélanges have changed from arc-type to oceanic-type through the time from the Early Miocene to the Recent.  
      We infer that the rocks composed of the upper mantle to crust of ‘Paleo-Izu arc’ were preferentially 
incorporated in serpentinite mélanges along the transform fault at the northern end of the Shikoku Basin 
during opening of the Basin in the Early Miocene, and then the basement rocks of ‘Paleo-Izu arc’ or  the rocks 
composed of  the Shikoku Basin were finally incorporated in the serpentinite mélanges.
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1. はじめに

　本邦には、超苦鉄質岩、苦鉄質岩を中心としたいわ

ゆるオフィオライト的岩体が各所に分布する（石渡 , 
1989）。オフィオライトに関しては、かつては中央海嶺

で形成された海洋プレートの断片であるとの認識がな

されたが、各地で研究が進むにつれて、島弧的な性質

を持つ岩体も多数認められるなど、その起源に関して

の議論は複雑化している（Miyashiro, 1973）。また、オ

フィオライト岩体の定置及びその後の発達史に関して

も、十分に解明されたとは言い難く、また、岩体ごとに、

その過程を異にすることも十分に想定される。

　南部フォッサマグナ地域に分布する、環伊豆地塊蛇

紋岩帯（瀬戸川帯、小仏帯、葉山帯、嶺岡帯）（荒井・

石田 , 1987）には、超苦鉄質岩（蛇紋岩化したかんら

ん岩）、苦鉄質岩（斑れい岩、ドレライト、玄武岩）、

遠洋性堆積岩（石灰質・珪質頁岩）など、オフィオラ

イト様岩類が産出する（図１）。これらは、新生代古第

三紀～新第三紀中新世ごろに形成されたと考えられて

おり、陸上に露出するオフィオライト岩体としては本

邦で最も新しいものである。それゆえ、これらの岩石

の形成、定置、そしてその後の発達史の過程を、より

詳細に検討することが可能である。本邦及び世界各地

のオフィオライト岩体の発達史の解明に関して重要な

情報を与えるものとなろう。また、本地域は、世界で

も唯一とされている海溝−海溝−海溝型三重会合点の近

傍にあたり、すなわち、島弧と島弧の衝突帯でもある。

産出するオフィオライト岩体は、このようなプレート

会合部の構造発達史を解明する手がかりともなろう。

　環伊豆地塊蛇紋岩帯、及び、それらを構成する各地

帯に関しては、過去に多数の研究がなされているもの

の、特に嶺岡帯に関しては、地すべりの発達などによ

る露頭の貧弱さや元来の地質構造の複雑さなどによ

り、地質構造の詳細はそれほど明らかになっていると

は言い難い。今回は、精密な地質調査によって、嶺岡

帯の地質構造、特に、オフィオライト様岩類の産状に

ついて詳しく検討した。また、過去の研究もふまえて

嶺岡帯の構造発達史について考察したので報告する。

2. 嶺岡帯の研究史

　嶺岡帯の地質全般に関しては、当初、青木（1925）
が‘房総半島に於ける嶺岡地帯’を模式地とする地層

群を「嶺岡層群」と命名したのが最初である。その後、

嶺岡帯の層序学的研究は、大塚・小池（1949）、小池

（1949）、Hatai & Koike（1957）、小池（1957）、河井（1957）、
近藤・真田（1965）、近藤ほか（1972, 1973）、中嶋ほか

（1981）、鈴木ほか（1990）、斎藤（1992）、高橋（1997）、
高橋・高橋（2008）などによってなされている。しか

し、同地域の地質はきわめて複雑であり、研究者によ

ってその層序区分はかなり異なっている（図 2）。嶺岡

帯には通常の堆積層（嶺岡層群、保
ほ た

田層群、三浦層群

等）のほか蛇紋岩類、斑れい岩類、玄武岩類などのオ

フィオライト様岩体が存在するが、それらの構成要素

の多くは大小の断層により分断されてそれぞれの関係

が明瞭ではない。そのため、層序や構造に関してはさ

まざまな解釈がなされ、一致した見解は得られていな

い。同一の地層でも帰属が異なる場合があるほか、構

造的な変形も著しいため、通常の地層区分に使用され

る‘層群’や‘層’の呼称を使用しない例も見られる（高

橋・高橋 , 2008）。この中で、斎藤（1992）は、岩相の

みではなく放散虫や石灰質ナノ化石などの微化石によ

る年代データを詳細に検討して本地域の層序区分を構

築している。また、高橋（1997）は、嶺岡帯に特徴的

図 1．環伊豆地塊蛇紋岩帯分布図（Arai, 1991 を改変）．
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な地すべりなどの地形について注目し、オフィオライ

ト様岩類を胚胎する地質体としての剪断帯の概念を提

唱した。

　嶺岡帯ではオフィオライト様岩類が産出することが

大きな特徴であり、それらの岩石学的な研究も数多く

行われている。

　超苦鉄質岩（蛇紋岩）類に関しては、佐藤（1975）、
兼平（1976）、Uchida & Arai（1978）、Arai & Uchida（1978）、
荒井・高橋（1988）、佐藤ほか（1999）、Sato & Ogawa

（2000）などがあり、斜長石（ほとんどソーシュライト

化）を含むハルツバーガイトを主体とし、斜長石を含

むダナイト、レールゾライトが少量含まれるとされる。

また、荒井・石田（1987）、Arai（1991）、荒井（1994）
は、房総半島嶺岡帯から西方に、三浦半島葉山帯、関

東山地小仏帯を経て、赤石山地南方の瀬戸川帯に到る、

伊豆地塊を取り囲むように分布する蛇紋岩類が、きわ

めて類似した岩石学的性質を持ち、共通の起源を持つ

と考えられることから、これらの地域を総括して「環

伊豆地塊蛇紋岩帯（Circum-Izu Massif Serpentine Belt）」
と呼称した。同蛇紋岩類は、ハルツバーガイト及び単

斜輝石に乏しいレールゾライト（Fo90-92）からなり、

しばしば Ca に富む（An88-96）斜長石を含むほか、ク

ロムスピネル中の Cr/(Cr+Al) 比は 0.4 ～ 0.6 で、しばし

ばパーガス閃石、フロゴパイト、斜方輝石からなる初

生的な包有物を含むと総括されている。また、全般的

に鉱物の Ti 含有量が低く、また初生的な含水鉱物を含

むことから、四国海盆など背弧海盆の上部マントル起

源であることを示唆している。

　蛇紋岩類の産状については、嶺岡帯内で 3 つの帯

に分布することが兼平（1976）により示されている

｛平
へ ぐ り

久里中─大田代、嶺岡浅間─嶺岡漁港（嶺岡山地主

稜線）及び曽呂川沿い｝。

　玄武岩類の岩石学的研究に関しては、兼平（1974）、
兼平（1976）、田崎・猪俣（1980）、田崎ほか（1980）、
小川・谷口（1987, 1989）、斎藤ほか（1992）、高橋（1994）、
佐藤ほか（1999）、Hirano et al.（2003）などがあり、主

としてソレアイト質玄武岩及びドレライト、ピクライ

ト玄武岩、アルカリ玄武岩の 3 つのカテゴリーが示さ

れている。その中で、ソレアイト質玄武岩は枕状溶岩

の産状を示し中央海嶺タイプ（E-MORB）、アルカリ玄

武岩は主に陸上のアア溶岩の産状を示しホットスポッ

トタイプであることが示されている。アルカリ玄武岩

類には海洋島の水没に伴う特殊なシーケンスが伴うこ

とも指摘されている。

　斑れい岩類（深成岩類）についての記載は少ない。

三宅（1947）、兼平（1976）、田崎・猪俣（1980）、斎藤

ほか（1992）、高橋（1997）、佐藤ほか（1999）は、他

の構成岩石と共に深成岩類にも言及し、斑れい岩、閃

緑岩、トロニエマイトなどが存在し、斑れい岩類は角

閃石斑れい岩を主体とし輝石を含むものも比較的多く

存在することが示されている。また、斑れい岩類と閃

緑岩類が SiO2 量で明確に区分できること、斑れい岩類

のFeO/MgOが 0.1以下のものが多く未分化であること、

有色鉱物の Mg#［Mg/(Mg+Fe)］は高いものの共存す

る斜長石の An 値が高く島弧的な性質を示すこと、な

どが報告されている。一方、Kobayashi & Shoji（1988）
は斑れい岩類の変質過程を検討し、原岩の角閃石斑れ

い岩からロジンジャイトに向かって、変質の程度によ

る 4 つの変質帯を認定し、これらが Ca に富む溶液と

角閃石斑れい岩との連続的な反応によって生成したこ

とを示した。

　嶺岡帯内には変成岩類もわずかに産出する。兼平ほ

か（1968）によって鴨川市鴨川漁港の屏風島及び金島

で見出され、角閃石片岩、ざくろ石−石英片岩、黒雲母

片岩が記載された。その後、Arai & Hirai（1985）、大

胡・廣井（1991）によっても詳しく検討され、緑れん

石角閃岩相から角閃岩相への移化部に相当する変成条

件で、温度が 500 − 550℃、圧力が約 5 kb であると推

定された。一方、荒井ほか（1983）は、南房総市平久

里中において、蛇紋岩と玄武岩を境する断層帯中の構

造性の礫として砂岩様塩基性片岩の存在を報告してい

る。なお、Ogawa et al.（2009）は、以上のようなオフ

ィオライト様岩類の産状や岩石学的特徴をまとめたカ

タログを作成している。

　地球物理学的な研究としては、Tonouchi & Kobayashi
（1982, 1983）が、嶺岡帯及び周辺地域の地球電磁気学

的な研究を行い、嶺岡帯付近の重力異常及び磁気異常

の特徴から、房総半島南部に南方に傾斜する密度の高

い磁性岩体（オブダクトした海洋地殻）が存在する可

能性を示した。富士原ほか（1991）も、嶺岡帯東方

延長部の鴨川沖で地磁気調査を行い、やはり南方に

傾斜する海洋地殻断片の埋没を示唆している。一方、

Miyauchi et al.（2006）は、嶺岡帯を縦断する反射法地

震探査を行い、嶺岡帯の地下構造について報告してお

り、嶺岡帯南縁の「曽呂川断層」が北方に傾斜し、一方、

嶺岡帯内の嶺岡層群（愛宕山山塊）が逆に南方に傾斜

する構造を持つことなどを示している。これは、前述

のTonouchi & Kobayashi（1982, 1983）、富士原ほか（1991）
の考察と食い違っている。

　嶺岡帯構成岩石の形成年代のデータはそれほど多く

ない。放射年代測定では、ソレアイト質玄武岩につい

ては、滝上ほか（1980）、千葉県公害研究所地盤沈下

研究室（1980）、Hirano et al.（2003）によりおよそ 18
～ 49 Ma と幅広い年代が示されているが、周囲の地質

との関連、並びに、変質に強い Ar-Ar 法のデータを重

視すると、40 ～ 49 Ma ごろの可能性が高いように思

われる。アルカリ玄武岩では、Hirano et al.（2003）が

19.62 ± 0.90 Ma（Ar-Ar 法）の年代値を得ているが、そ

うすると、ソレアイト質玄武岩よりはるかに若いこと

になる。なお、三浦半島葉山帯中のアルカリ玄武岩で

は、37.4 ± 0.6 Ma（K-Ar 法）の年代値が報告されてい

る（谷口・小川 , 1990）。
　深成岩類では、鴨川市心厳寺の閃緑岩体から 14 Ma
（吉田 , 1974：K-Ar 法）、24.1 ± 1.4 Ma 、27.9±1.8 Ma
（Hirano et al., 2003：K-Ar 法）が得られており、また、

南房総市山田の閃緑岩体について 34.9 ± 1.5 Ma（原ほ

か , 1989：フィッショントラック法）、40.9±2.1 Ma
（Hirano et al., 2003：K-Ar 法）が報告されている。同じ
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図 2．嶺岡帯の層序対比表．上総層群以上は省略．

岩体でも年代値が一致していない。一方、鴨川市二子

の斑れい岩から 35.3 ± 1.9 Ma（Hirano et al, 2003：K-Ar
法）の年代値が得られている。

　これらの火成岩類のほか、変成岩類では、鴨川漁港

の黒雲母片岩で 38 Ma の白雲母による K-Ar 年代値が

報告されている（吉田 , 1974）。
　微化石では、吉田（1974）が国道 128 号線嶺岡トン

ネル中の泥岩から前期中新世を示す有孔虫化石を報告

しているが、これらは保田層群に属するものと考えら

れる。鈴木ほか（1984）、Mohiuddin & Ogawa（1996, 
1998a, 1998b）は、主として嶺岡層群白滝層相当の石

灰岩（石灰質頁岩）に含まれる有孔虫化石を検討し

た。それらによると、古第三紀後期暁新世から新第三

紀前期中新世までのさまざまな年代を示すシーケンス

が嶺岡帯内の各所に散点的に分布することが報告され

ている。このうち、鈴木ほか（1984）と Mohiuddin & 
Ogawa（1998b）は、同一の地層（鴨川市白滝神社の白

滝層）を検討したものの、両者が示す年代が異なって

いる（前者が最後期始新世～始新世／漸新世境界、後

者が前期中新世）。一方、Ogawa & Sashida（2005）は、

鴨川市八岡海岸に露出する長径 2 m 程度の層状チャー

ト岩体（赤色で硬堅であり、白滝層とは岩相が異なる）

から、中生代前期白亜紀（中期～後期アルビアン）の

放散虫を見出した。これは、嶺岡帯の他の構成要素に

比べて格段に古い年代を示す。四万十帯（北帯）か、

太平洋側の海洋プレートからもたらされた可能性があ

るとされ、嶺岡帯の構造発達史を考察する上で大きな

制約事項となろう。

　保田層群に関しては、沢村（1973）、沢村・中嶋（1980）、
鈴木ほか（1996）が珪質鞭毛藻及び珪藻化石を、斎藤

（1992）、川上（2004）が放散虫化石を用いて年代の検討

を行っている。その結果、同層群の全層準を通じて前

期中新世の年代を示すことで、ほぼ一致している。鈴

木ほか（1996）により最後期漸新世の化石群集の存在が

示されているほか、川上（2004）は礫として前期～中期

始新世及び漸新世の年代を示す試料を見出している。

　三浦層群佐久間層に関しては、沢村（1973）、沢村・

中嶋（1980）が珪質鞭毛藻及び珪藻化石を、斎藤（1992）
が放散虫化石を用いて年代の検討を行っている。それ

らによると、同層の年代は、中期中新世初期でほぼ見

解が一致している。

　以上のような層序、地質構造、岩石、年代等のデー

タを総合して嶺岡帯の形成史が議論されてきた。小池

（1957）は、南関東全域の地質構造発達史を考察する中

で、「丹沢−嶺岡隆起帯」を提唱し、この地帯の中期中

新世以降の隆起がその北側及び南側の堆積盆の発達を

促したと考えた。その後、小川（1981）、Ogawa（1983, 
1985）、Ogawa & Naka（1984）は、初めてプレートテ

クトニクス理論を導入した嶺岡帯の発達史を議論し、

嶺岡帯が左雁行する数列の構造帯であることを指摘し

た。そしてそのような産状の成因として、当初にフィ

リピン海プレートの一部がユーラシアプレートにのし

あげた（オブダクション）のち、オフィオライト岩体

が分断（粉砕・剪断）を受けて断層帯をつくったと考

えた。さらに、小川・谷口（1987）は、嶺岡帯内で多

量に分布する MORB 的な性質を持つソレアイト質玄武

岩が示す年代や岩石学的特徴などから、現在は失われ

てしまった「嶺岡プレート」（古第三紀始新世の年代

を持つプレート）の存在を仮定し、それらが本州弧に

オブダクトしたものと考えた。この考えは、 Ogawa & 
Taniguchi（1988）、小川・谷口（1989）、谷口ほか（1991）、
佐 藤 ほ か（1999）、Sato & Ogawa（2000）、Hirano et 
al.（2003）などに継承されている。また、Takahashi et 
al.（2003）、Ogawa & Takahashi（2004）、Mori & Ogawa

（2005）は嶺岡帯の構成岩石（特に蛇紋岩中の構造岩塊）

に発達する断層や細脈を詳細に解析し、嶺岡帯の発達

史を詳細に議論している。一方、Arai（1991）は、四

国海盆拡大時にフィリピン海プレート北端部がトラン

スフォーム断層となり、それに沿って四国海盆を構成

する上部マントル物質が上昇、固体貫入し、さらにそ

れらが日本海拡大時に本州弧へ付加されたと考えた。

また、藤岡ほか（1995）は、現在の伊豆─マリアナ弧

の前弧域に分布するような蛇紋岩海山を構成する岩体

（前弧オフィオライト）が、フィリピン海プレートの北

上と本州弧への衝突に伴って付加したものと考えた。

以上のように、嶺岡帯の形成史（オフィオライト岩類

の起源やそれらのエンプレイスメントの過程）につい

ては、現在でも結論が出ていない状況と言えよう。
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3. 嶺岡帯の地質構造

　嶺岡帯に関しては、まず異様な地形を示すことが注

目される。傾斜量図を見ると、本地域では、緩傾斜を

示す区域が広く分布することがわかる（図 3）。この

ような緩傾斜地形は、主として地すべりによるもので

あり（八木 , 1997）、本地域では地すべりが頻発して

いることが示される。また、衛星画像で見ると、東西

方向のリニアメントが多数認められる。活断層研究会

（1991）は顕著な 2 つのリニアメントを活断層と認定し、

「鴨川地溝帯北断層」及び「鴨川地溝帯南断層」と呼称

した。東西方向のリニアメントや前述の緩傾斜地形は

この 2 つの断層に挟まれた範囲にのみに見られること

が特筆される。なお、この地域がいわゆる地溝帯であ

る証拠は見られないことから（Miyauchi et al., 2006）、

最近は「鴨川低地断層帯」と呼ばれる場合がある（千

葉県 , 2001）。そこで本論では、前述の２つの断層を「鴨

川‘地溝帯’北断層」、「鴨川‘地溝帯’南断層」と呼

ぶことにする。後述のオフィオライト様岩類の産出も、

この２つの断層に挟まれた地帯に限られることから、

この地帯を本論では「嶺岡帯」と定義する（図 4）。以

下に、筆者らの調査・研究に基づく嶺岡帯の地質・地

質構造について述べていく。

　嶺岡帯は、前述のように、地すべりの多発により表

層が地すべり堆積物に覆われるなどして露頭の露出状

況が悪く、その地質構造の解明を困難にしている。限

られた露頭情報から、それらの考察を試みることにす

る。嶺岡帯の地質図を図 5 に、層序表を図 6 に示す。

　嶺岡帯の構成要素としては、蛇紋岩類、斑れい岩類、

図 4．房総・三浦半島周辺の地質図及び本研究地域の位置．地質図は三梨ほか（1979）を参照．
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玄武岩類などのオフィオライト様岩類、古第三系嶺岡

層群、新第三系保田層群・三浦層群などが存在するが、

それら相互の産状関係が観察できる露頭はきわめて少

ない。

　蛇紋岩類は一般に剪断変形を受けたり破砕された礫

状で産出する。嶺岡山地主稜線部にほぼ東西方向に広

く露出するものの、周囲との関係は不明であることが

多い。吉田（1974）は、嶺岡山地を貫通する国道 128
号線嶺岡トンネルの掘削工事中に観察された断面図を

示しており、それによると、蛇紋岩類は単独の幅広の

岩体ではなく、保田層群の泥岩（嶺岡層群ではないこ

とが強調されている）と指交するように幅の狭い複数

の岩体が繰り返し露出している（幅数 m ～ 80 m と規

模は様々）。これは保田層群中に東西方向にほぼ平行に

走る複数の断層に沿って蛇紋岩類が貫入していること

を示すと考えられる。嶺岡山地主稜線部の東方延長の

鴨川漁港付近では、蛇紋岩中の構造岩塊と推定される

岩石からなる岩礁が直線状の配列をなしていて、さら

にそのような直線状配列が数列認められるが、それが、

嶺岡トンネル内で観察された複数の蛇紋岩体（断層帯）

に対応していると考えられる。現在は嶺岡トンネル内

での岩石の観察は不可能だが、泥岩と蛇紋岩が接して

いる露頭が嶺岡山地主稜線の二子付近で認められ、そ

のような断層帯の１つであるとみられる。このような

蛇紋岩類あるいはオフィオライト様岩類の直線状配列

から認められた嶺岡帯内の主な断層帯の分布を図 7 に

示す。

　「嶺岡山地中軸帯（主稜線部）」（図 7-1）では、複数

の断層帯（蛇紋岩帯）が集中して存在し、東方では鴨

川漁港～太海の海岸部から西方は鴨川市西付近まで延

長約 10 km に渡って連続する。東方は海中に没し、不

明である。西方は、明瞭な蛇紋岩体の露出は鴨川市西

付近までであるが、その延長は愛宕山山塊の南縁に続

く可能性があるが、明瞭ではない｛南房総市（旧丸山町）

入生田、同（旧富山町）谷、同（同）石原に、荒島層

相当の凝灰質砂岩・泥岩からなる岩塊がそれぞれ孤立

して分布する｝。

　兼平（1976）は、この嶺岡山地主稜線部のほかに、

嶺岡帯内で明瞭な蛇紋岩帯が 2 列存在することを示し

た。１つは南房総市（旧富山町）平久里中から鴨川市

大田代にかけての地帯、もう１つは嶺岡山地南側の曽

呂川沿いの地帯である。筆者の調査によれば、前者は

N. Takahashi et al.

図 6．嶺岡帯地質層序表．

図 7．嶺岡帯内の主な断層帯（蛇紋岩類及び他のオフィオライト様岩類が直線状に露出する地帯）の分布．1：嶺岡山地中軸帯，2：
愛宕山北縁断層帯，3：平久里−猿塚山帯，4：馬の背帯，5：大山帯，6：平久里−峠帯，7：西谷−高田帯，8：曽呂川帯（南帯），9：
古畑−磑森帯（南帯），10：奥山−法明帯，11：中佐久間帯（西帯），12：下佐久間帯（西帯），13：根本−大帷子帯，14：高崎帯．
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平久里中から大田代を通り、さらに愛宕山山塊の北側

を通ってさらに東方に延び、鴨川市嶺岡浅間付近で嶺

岡山地主稜線部に接近する（収斂する？）とみられ

る。また、それらには大きく 2 ～ 3 列の断層帯が認め

られる。それらの 3 列が明瞭なのは愛宕山山塊の北側

で、明瞭な地形的ピークが連続するものが 2 帯存在し、

1 つは猿塚山─中塚山─大塚山と続く「平久里−猿塚山

帯」（南側）（図 7-3）、1 つは「馬の背帯」（北側）（図

7-4）である。この 2 つの地帯のほか、愛宕山山塊の北

麓部に、地形的ピークはなさないが小規模な岩塊が連

続する「愛宕山北縁断層帯」（図 7-2）が存在する。こ

の断層帯の北側は保田層群であるが、南側は嶺岡層群

（八丁層）であり、両者の境界断層と位置づけられる。

なお、最も北側の「馬の背帯」は、西方では平久里中

方面（西南西）には延長せずに、大田代から西北西の

大里、平塚方面に連続するかもしれない。

　この 3 つの断層帯には、それぞれ特徴的な岩石が露

出するように見える。「馬の背帯」では、西方の大田代

に嶺岡層群に属するとされる石灰質・珪質頁岩（白滝

層）が分布し、東方で嶺岡山地主稜線部のやや北側に

分布する白滝神社背後の白滝層（模式地）の岩体に連

続するとみられる（その中間の鴨川市富
ふ か わ

川南方にも小

岩体が存在する）。「平久里−猿塚山帯」では、ソレアイ

ト質玄武岩が卓越し（猿塚山、中塚山を構成する）、東

方で、嶺岡浅間の中腹ピークを構成するソレアイト質

玄武岩（採石場として利用）に連続する可能性がある。

「愛宕山北縁断層帯」では様々な岩石種がみられるが、

アルビタイト（曹長岩）が特徴的に露出するほか、南

房総市（旧富山町）山田の閃緑岩体がこの地帯に所属

すると見られ、東方の鴨川市心厳寺の閃緑岩体に連続

する可能性がある。

　曽呂川沿いに分布する「曽呂川帯」（図 7-8）は、曽

呂川河口付近から西方に高鶴山南方の鴨川市東までは

追跡でき、主としてソレアイト質玄武岩の岩体が卓越

する。その西方は不明瞭であるが、高鶴山の南縁を回

り込んで南房総市和田町五
ごじゅうくら

十蔵から磑
するすもり

森、（旧丸山町）

古畑方面へ伸びるかもしれない（「古畑−磑森帯」：図

7-9）。さらに、「鴨川‘地溝帯’南断層」に沿うように、

（旧富山町）平久里下にも連続する可能性がある（図

7-9’）。五十蔵と古畑、平久里下には類似した急冷組織

の発達した玄武岩質安山岩が露出している（後述）。「古

畑−磑森帯」では、特徴的な斑れい岩質礫岩が産出する

が、それらは高鶴山以東では確認されていない。

　兼平（1976）が報告した 3 つの断層帯のほかにも、

いくつかの断層帯が認められる。１つは、南房総市平

久里中から北東方へ同市荒川、鴨川市峠へと続く地帯

｛「平久里─峠帯」（図 7-6）｝で、アルカリ玄武岩及びそ

れらに密接に伴う玄武岩質礫岩・砂岩、海緑石頁岩か

らなる特徴的なシーケンスが卓越する（高橋 , 1994）。
　南房総市平久里中以西では、蛇紋岩を主とするオフ

ィオライト様岩類の露出は乏しくなり、保田層群、三

浦層群が広く露出する地域となるが、この地域でも、

小規模な断層帯がいくつか見られ、オフィオライト

様岩類が露出する。鴨川市法
ほうみょう

明から西南西へ入骨山

を経て、鋸南町奥山へ続く地帯｛「奥山−法明帯」（図

7-10）｝では、「平久里−峠帯」と類似したアルカリ玄武

岩が卓越する（上位の砕屑岩類は乏しい）。また、鋸南

町中佐久間｛「中佐久間帯」（図 7-11）｝では、蛇紋岩、

ドレライト、ピクライト玄武岩、石灰質頁岩とそれぞ

れ小規模ながらバラエティに富んだ岩石が露出する。

鋸南町田子から南房総市（旧富山町）二部にかけては

｛「下佐久間帯」（図 7-12）｝、蛇紋岩類が卓越し、ソレ

アイト質玄武岩・ドレライトが伴う。鋸南町根元海岸

には蛇紋岩体が露出し（嶺岡帯内で最も北西に位置す

る岩体）、この場所は根元から東方の大
おおかたびら

帷子へと続く 2
列の地形的鞍部に挟まれた狭い保田層群分布地帯に位

置しているが、この地帯でのオフィオライト様岩類の

露出はこの海岸の岩塊のみであり、これらが連続する

かどうかの保証はない。しかし、他地域の産状から蛇

紋岩類が基本的に断層帯に沿って分布すると推測され

ることから、これを断層帯と考え、「根本−大帷子帯」（図

7-13）としておく。

　以上のうち、「奥山−法明帯」と「中佐久間帯」は、

三浦層群基底の大崩礫岩の分布地域であり、礫岩中の

礫として実際にアルカリ玄武岩や石灰質頁岩が含まれ

る様子が観察されることから、同帯に露出する岩体も

この礫岩中の巨大な礫の可能性がある。しかし、小川・

谷口（1987）が指摘するように、岩体の分布が直線状

であり、断層帯に沿って露出すると考えた方がよいと

思われる（貫入当時に、海底に露出した岩体の周囲に

礫岩が堆積し、その関係が保存されているのかもしれ

ない）。

　以上のように、嶺岡帯では、主として保田層群中に

東西方向（西南西−東北東から西北西−東南東）に断層

帯が何列も形成され、それらに沿って各種岩石を構造

岩塊として含む蛇紋岩類が固体貫入していると考えら

れる（図 8）。貫入の際、あるいは後生的に、含まれる

各種構造岩塊はこの断層に沿って水平方向にも引きず

られて断片化し分離していると考えられる。

Geology of the Mineoka belt

図 8．嶺岡帯の地質構造概念図．
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　このようなオフィオライト様岩類の貫入の際、貫入

したオフィオライト岩体自体が変形を受けて角礫化な

どを被っていることが、小川（1981）、Ogawa（1983）
などによって示されているが、それらの貫入を受けた

保田層群の地層群に対しても剪断作用などにより構造

的な変形をもたらしていると考えられる（図 8）。嶺

岡帯内では地すべりが多発しているが、その原因とし

て、貫入したオフィオライト様岩類そのものの変形の

ほか、胚胎層である保田層群の変形（剪断破砕）が大

きく影響していると推測される。実際に、オフィオラ

イト様岩類の露出は嶺岡帯内の地すべり地帯にほぼ限

られ、急峻な地形を持つ丘陵地にはこれらの岩石類の

露出はほとんど見られない。なお、変形を受けた保田

層群の露頭というものは、自然の状態ではなかなか見

ることはできない。これは、そのような変形を受けた

保田層群が非常に軟質で浸食作用を極めて受けやすい

ためと考えられる。人工的な切り割り（採石場の跡地）

などでは、保田層群起源と考えられる軟弱な粘土層が

観察される場合がある（鴨川市嶺岡浅
せんげん

間など）。

　このような保田層群の変形がいつごろ起こったかは

大きな問題である。オフィオライト様岩類の当初の定

置時期のみの作用か、それ以後にも変形作用が継続し

ているのか。後述のように、嶺岡帯のオフィオライト

岩類が前期中新世以降現在まで、ほぼ現在の位置で断

続的に上昇を繰り返していると考えられることや、変

形した地層群の物性（軟弱な粘土層など）を考慮する

と、あるいは現在でも起こりつつある活構造の可能性

も考えられる。活断層研究会（1991）は、嶺岡帯の北

縁及び南縁に、それぞれ「鴨川地溝帯北断層」、「鴨川

地溝帯南断層」という活断層群が存在する可能性を示

し、宍倉ほか（1999）が完新世の段丘面の変位を調査し、

「北断層」については 6,000 年前以降の変形は認められ

ないが、「南断層」については１万年前以降最大 3.6 m
の垂直変位が見られると報告した。しかし、その後に

実施されたトレンチ調査や物理探査により、これらが

活断層である可能性が低いことが示された（千葉県 , 
2001; Miyauchi et al., 2006）。
　しかし、近年になって「鴨川‘地溝帯’北断層」の

一角をなす地形的鞍部（鴨川市打
うつすみ

墨）での道路工事の

際に、軟質な断層ガウジと見られる地層が露出した（図

9）。露頭は、道路を挟んで北側（房総丘陵側）と南側

（分離丘陵側）の両法面に露出していた（現在は工事

が終了し、露頭面は被覆されている）（図 9A, B）。南

側の露頭は、主として明瞭な層理面をなす三浦層群神

川層の青灰色砂岩泥岩互層から構成されるが、西端部

N. Takahashi et al.

図 9．「鴨川‘地溝帯’北断層」沿いの地形的鞍部に出現した断層ガウジ露頭．A．断層露頭見取図， B．断層露頭遠望（写真の

左が北側，右が南側），C．断層ガウジ露頭（南側），D．断層ガウジ中に見られる剪断構造，E．断層ガウジ露頭（北側）．
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に、この神川層の堆積構造を明瞭に高角度に切って、

暗紫褐色の軟質な粘土層が存在していた（図 9C）。こ

の粘土層は厚さが約 20 m あり、基本的に未固結で、

露出後の乾燥のために亀甲状のひびわれが生じていた

（図 9D）。粘土層内部の特に神川層との境界に近い部

分には、その境界面に平行な線構造が多数見られた。

この境界面は断層で、内部の平行な線構造は、断層に

伴う内部の剪断面と推測される。一方、北側の露頭に

はほぼこの未固結の粘土層が広く露出し、乾燥収縮し

た粘土が大規模に崩れ落ちるような状態であった（図

9E）。この北側と南側の地層の露出状況から、軟質な

粘土層が、この露頭面とかなり低角度をなす方向に走

向を持つものと解釈される。境界の断層面の走向傾斜

は N48E74S で、粘土層の分布から測定される走向は、

約 N65E である（北東ないし東北東走向）。この地形的

鞍部に現れた断層ガウジが、活断層と関連があるかど

うかが、大きな問題だと考えられるが、この粘土層が

いつごろどのように形成されたかはほとんど不明であ

る。千葉県（2001）は、この粘土層の走向方向が大局

的なリニアメントの方向（西北西走向）と異なること

から、活断層とは関係がないと判断しているが、露頭

は局部的であり、そのわずかな部分における走向の違

いをもって関係性を否定する根拠とするには弱いよう

に思われる。地質時代の地層でこのような軟質な物性

を持つ地層はあまり例がなく、活構造である可能性は

否定できないように思われる。今後のさらなる研究の

進展が期待される。

4. 嶺岡帯の構成層・構成岩石

　本項では、嶺岡帯を構成する各種の地層及び岩石に

ついて詳述する。なお、嶺岡帯内に分布する地層・岩

石群のうち、保田層群・三浦層群以外の比較的硬質の

堆積岩類（後述の狭義の嶺岡層群）と蛇紋岩類、玄武

岩類などのオフィオライト様岩類を併せたものを、広

義の「嶺岡層群」と定義しておく（図 6）。

4-1. 堆積岩類

　嶺岡帯内には各種の堆積岩（地層群）が存在する。

それらは岩相や変形の程度及び形成年代によっていく

つかに区分される。しかし、それぞれの地層群は断層

で接するか剪断帯中のブロックとして産出し、層序関

係は極めて不明瞭である。これらの地層群に関しては、

これまでの研究によってさまざまな区分がなされてい

るが、ここでは、筆者らの調査によって認定された各

地層群について、過去の研究との関連を示しながら述

べていくことにする。

（１) 嶺岡層群（狭義）（青木 ,1925）

　嶺岡帯内で最も硬質な岩相を示す地層群を「嶺岡層

群（狭義）」として一括する。それらは、岩相と分布状

況によっていくつかに区分できる。

i) 白滝層（石灰質・珪質頁岩）（中嶋ほか ,1981）

　主として石灰質頁岩及び珪質頁岩の互層からなり、

緑色凝灰岩を挟む。（ミクライト質）石灰岩─チャート

層として記載される場合もある。最もまとまった岩体

は鴨川市白滝神社付近に露出し、模式地となっている。

このほか、同市大里、富川、西、高田、滝下、鋸南町

奥山、南房総市（旧富山町）関沢などに大小さまざま

な規模の岩体が分布する。硬質な岩石であるため、急

峻な地形を示すことが多い（鴨川市白滝、大里など）。

小規模な岩体は突出したピークをなすことがある（鴨

川市滝下）。いずれも岩相は類似しており、単層の厚

さ数 cm から 10 数 cm 程度の層状をなし、層理面の傾

斜はさまざまであるが、成層構造は明瞭であり剪断等

の変形構造は特に認められない。単層の中層が珪質で

上層及び下層が石灰質である場合もある（鴨川市西）。

また、中層の珪質部がレンズ状～ブーディン状を示す

場合も見られる（鋸南町奥山）。珪質部は褐色～暗褐色、

石灰質部は淡褐色～ベージュ色を示す。全体的に方解

石脈が密に発達している。

　本層からは石灰質・珪質微化石が産出し、時代決定

が試みられている（鈴木ほか ,1984; 飯島ほか , 1984; 
Mohiuddin & Ogawa, 1998b; 斎藤 , 1992）。それらによる

と、岩体ごとに異なる年代を示すことが多く、全体と

して古第三紀暁新世から新第三紀前期中新世までの幅

広い年代に渡っている。もともと一連の層序をなす岩

体が、断片化しているものと推測される｛嶺岡帯の延

長とされている瀬戸川帯では、類似した岩相で一連の

層序をなす岩体が存在している（杉山・下川 , 1990）｝。
鴨川市大里─富川─白滝の岩体（馬の背帯：図 7-4）、
同市西─高田─滝下の岩体（西谷−高田帯：図 7-7）は、

同一の断層帯に沿って分断されて分布しているように

見える。なお、Mohiuddin & Ogawa（1998b）は、異

なる年代を示す岩体については異なる累層名を添付し

ている。すなわち、前期中新世を示す岩体（鴨川市白

滝、大里、奥山）を白滝層とし、後期暁新世から後

期始新世を示す鴨川市西の岩体を「西層」と別名で呼

称している。ただし、鴨川市白滝の岩体については、 
Mohiuddin & Ogawa（1998b）は前期中新世と報告して

いるが、鈴木ほか（1984）、飯島ほか（1984）は中期始

新世～漸新世と報告しており、年代論に問題が残って

いることから、本論では、これらの類似した岩相をも

つ岩体を白滝層として一括しておく。

ii) 八丁層｛（硬質）頁岩｝（中嶋ほか ,1981）

　比較的硬質の褐色～暗褐色頁岩で、厚さ数 cm ～ 10
数 cm の単層の積み重なりかならり、間に軟質の薄い

白色凝灰岩を挟む場合がある。南房総市（旧丸山町）

愛宕山周辺に広く分布するほか、小規模な岩体がいく

つか見受けられる｛南房総市（旧富山町）蛇
さ ば み

喰、真
ま か ど

門、

二部、鴨川市滝山｝。硬質な岩石のため、愛宕山周辺で

は比較的急峻な地形を示す。節理が発達し、細かく割

れる性質がある。硬質のノジュールを含む場合があり、

特徴的な構造から「へそ石」、「馬蹄石」などと呼ばれ

ている。愛宕山岩体ではほぼ東西方向の走向を示すこ

とが多いが、傾斜角や傾斜方向はめまぐるしく変化し、

短波長の褶曲構造が発達しているとみられる。

　本層からは、時代決定に有効な化石は産出していな

い。本層起源と推測される珪質泥岩ノジュールの転石

から中期始新世の放散虫化石が産出している（川上 , 

Geology of the Mineoka belt
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2004）。一方、岩相の類似した後述の「平久里層（荒川

層）」からは前期中新世の微化石が産出しており、本層

も類似した時代を持つ可能性もある。

　中嶋ほか（1981）は本層が白滝層に整合に重なると

しているが、斎藤（1992）は白滝層とは産状が全く異

なり、層序はなしていないとしている。筆者らの調査

でも、整合に重なる様子は確認されていないが、両者

の岩相の類似性（同程度の単層層厚を持つ明瞭な層理

をなす点）や堆積環境を考慮すると、連続する可能性

もあるように思われる。なお、中嶋ほか（1981）では、

同様な頁岩からなる累層として「薙
な ぎ め

目層」を区分して

いるが、今回の調査では岩相上八丁層と区分すること

が困難であることや、地質構造からみてもともと同一

のものが分断されて存在している可能性が高いことか

ら、本論ではこの薙目層を加えたものとして八丁層を

定義する。なお、小川・谷口（1987）は本層を「愛宕

山層」と称している。

iii) 榎
えのきばたけ

畑層（砂岩頁岩互層）（中嶋ほか ,1981）

　比較的硬質の砂岩及び頁岩の互層からなり、砂岩に

は級化構造が認められるほか、頁岩の偽礫が含まれる

ことから、タービダイトと推定される。細粒の石英・

長石を主体とし、陸源性堆積物と判断される。砂岩は

灰色を示し、頁岩は黒色を示す。ある程度剪断変形を

被っているとみられ、頁岩層が破砕され砂岩層がブー

ディン状に変形している場合が認められる。

　南房総市愛宕山の八丁層分布域の南側に隣接して分

布するほか｛鴨川市八丁─榎畑─南房総市（旧丸山町）

神塚─（旧富山町）大川｝、愛宕山北西方の鴨川市平

塚周辺にもまとまった分布が見られる（図 10）。八丁

層の近傍に露出し、走向方向もほぼ東西で類似するこ

とから、本層は八丁層から連続するものと推定される

（鴨川市平塚周辺の岩体は走向がほぼ南北方向で、愛宕

山南方の岩体とは構造が異なり、それぞれ独立した構

造単元として存在している可能性がある）。中嶋ほか

（1981）も、本層は八丁層に整合に重なるとしている。

斎藤（1992）は本層を八丁層に含め、その上部を構成

するとしている。小川・谷口（1987）は本層を「神塚層」

と称している。

　本層からも時代決定に有効な化石は報告されてい

ない。

iv) 平
へ ぐ り

久里層（含海緑石頁岩）（飯島ほか ,1984）

　厚さ数 cm ～ 10 数 cm の層状を呈する褐色～暗褐色

の頁岩で、海緑石を顕著に含むことで特徴づけられる。

まとまった緑色凝灰岩層（数 cm ～数 10cm）をしばし

ば挟む。海緑石を除くと、八丁層の頁岩とよく類似し

た岩相を示すが、平久里層は下位にホットスポット起

源のアルカリ玄武岩（後述）及び玄武岩質の礫岩・砂

岩が存在し、それらと連続したシーケンスをなすなど、

特殊な環境で堆積したと推定されることから、本論で

は八丁層とは区別する。

　南房総市平久里中｛（株）丸勝石産採石場｝、同

花
とりいかわ

表裏、鴨川市峠、同嶺岡浅間などに分布し、前述の

ようにアルカリ玄武岩や玄武岩質礫岩・砂岩を密接に

伴うことが多い（高橋 , 1994）。前三者は同一の断層帯

上に分断されて分布するものである可能性がある（平

久里−峠帯：図 7-6）。
　飯島ほか（1984）は、本層を保田層群の構成要素と

位置づけたが、本層は保田層群主部の岩相とはかなり

異なり、また前述のようにアルカリ玄武岩と密接に関

係すること、他の嶺岡層群の構成要素と同様に断層帯

に沿って分布すると考えられることなどから、本論で

は本層を嶺岡層群の構成要素とした。小川・谷口（1987）
は、「平久里層群」として嶺岡層群から独立させている。

Mohiuddin & Ogawa（1998a,b）では、南房総市平久里

中（採石場）において、玄武岩質礫岩と含海緑石頁岩

との間に存在したミクライト質石灰岩主体の層を「平

群層」とし｛前述の白滝層（前期中新世のシーケンス）

に対比｝、頁岩から構成される本層を「荒川層」と別名

で呼称した。この石灰岩主体の層は現在では採石の進

行によって完全に失われてしまっている（頁岩層は残

存している）。

　小川（1981）が南房総市平久里中の本層下部から前

期中新世後半～中期中新世前半の放散虫化石を報告し

ているほか、飯島ほか（1984）は鴨川市嶺岡浅間の本

層から前期中新世の放散虫化石を見出している。また、

平野・奥澤（2002）、Hirano et al.（2003）は本層の下

位に存在するアルカリ玄武岩の年代を約 19 Ma と報告

していることから、本層はおよそ前期中新世の堆積物

と考えられる。

v) 白亜紀チャート

　Ogawa & Sashida（2005）は、嶺岡帯内の鴨川市八岡

海岸において、中生代前期白亜紀（中期～後期アルビ

アン）の放散虫化石を含むチャート岩塊を見出した。

この岩塊は、海岸線付近に大潮時にのみ露出する長径

わずか１m 程度のものであるが、他地域から人為的に

持ち込まれたとは考えにくく、断層帯中に構造岩塊と

して含まれていたものと推測される。厚さ 1cm ～数

cm の単層からなる層状チャートで、赤色を呈する。こ

れまでのところ、同様な岩体は嶺岡帯の他の場所では

見出されていない。これらは、嶺岡帯の他の構成要素

に比べて格段に古く、他との成因関係は明らかではな

い。Ogawa & Sashida（2005）は、四万十帯（北帯）の

構成要素か、太平洋側の海洋プレートからもたらされ

た可能性があると考えている。

N. Takahashi et al.

図 10．嶺岡層群榎畑層の砂岩頁岩互層（鴨川市平塚）．
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（２）保
ほ た

田層群（大塚・小池 , 1949）

　嶺岡帯周辺に分布する堆積岩類で、嶺岡層群と比較

してより軟質な砂岩及び泥岩、凝灰質砂岩・泥岩など

を総称して「保田層群」と呼ぶ。上位の三浦層群とは、

三浦層群が剪断変形をほとんど被っていないのに対し

て、本層群はかなり剪断変形を被っていること、玄武

岩質のスコリア質凝灰岩を含まないこと、石灰質微化

石をほとんど含まないこと、などから区別される。

　本層群は嶺岡帯以南（「鴨川‘地溝帯’南断層」より

南側）に広く分布するほか、嶺岡帯内にも分布が見ら

れるものの、三浦層群とともに断層によって分断され、

両者が交錯した複雑な分布を呈するほか、オフィオラ

イト様岩類の貫入によって剪断破砕を受け、著しく破

片化している部分が存在する。

　本層群は何名かの研究者によって累層に細分化され

ているが、その区分や層序関係はさまざまで、ほとん

ど一致しない（図 2）。本論では、特徴的な岩相を示す

部分に累層名を与えることとする。

i) 青木山層（凝灰質砂岩・泥岩）（鈴木ほか ,1990）　

　保田層群の中で最も主体をなす凝灰質砂岩及び泥岩

の互層を「青木山層」と呼称する。砂岩は火山岩片、

軽石、自形の斜長石結晶など火山性の粒子を主体とす

るが、よく円磨されたチャート粒子など陸源性の砕屑

物も含まれる。凝灰質の程度が部位によって差があり、

あまり凝灰質でない砕屑性砂岩・泥岩に類似する部分

もあれば、ほとんど火山砕屑物（火山ガラスや軽石な

ど）から構成される部分までさまざまである。後者は、

新鮮な露頭では淡い紫色を帯びた色調を示す｛南房総

市（旧富山町）関沢の採石場｝など｝。斎藤ほか（1992）
は、本層中の火砕質砂岩や砂質凝灰岩について岩石化

学的な検討を行い、medium-K ～ high-K のカルクアル

カリ系列の安山岩～デイサイトの性質を持つことを報

告し、伊豆・小笠原弧起源ではなく、東北本州弧側か

ら供給されたものと考えている。

　本層には小川・石丸（1991）、廣野（1996）が示し

たように各種の変形構造が観察される。堆積直後に形

成されたと考えられる微小断層やクモの巣状構造（web 
structure）が普遍的に観察されるほか、皿状構造（dish 
structure）、水圧破砕、注入礫岩などが見出されている。

これらの変形構造の有無が、本層と岩相が類似した後

述の三浦層群木の根層とを区別する１つの手段となり

うる。

　本層は、「鴨川‘地溝帯’南断層」より南側に広く分

布するが、嶺岡帯内でも各所に分布する。まとまった

分布は、鴨川市高鶴山、南房総市（旧富山町）富
とみさん

山、

鋸南町浅間山─津辺野山─南房総市（旧富山町）伊予

ヶ岳の山稜、鋸南町江月周辺に見られ、また、鋸南町

保田から鴨川市金束にかけての「鴨川‘地溝帯’北断層」

近傍では、三浦層群（木の根層）と複雑に指交して分

布する。鋸南町横根では、両者が高角の逆断層で接し

ている様子が明瞭に観察される。以上の各所に分布す

る地層群は、断層によって三浦層群と境された地塁状

岩体や、後述の剪断帯中の断層ブロックとして存在し、

層序関係は判然としない。ただし、斎藤（1992）によ

れば、鋸南町～旧富山町付近に分布する本層は、保田

層群中でも比較的新しい時代のもの（前期中新世末～

中期中新世初期）であることが報告されている。

　前述のように、本層からは斎藤（1992）が放散虫化

石を広く見出し、前期中新世初期から中期中新世初期

に堆積したものと報告されている。また、鈴木ほか

（1996）は、最後期漸新世の珪藻及び珪質鞭毛層化石を

報告している（南房総市和田町花園）。

　また、本層からは、貝類の化石も割合に多く産出

し て お り、Acila (Acila) vigilia, Acila (Acila) elongata, 
Acila (Acila) praedivaricata（以上、キララガイの仲間）

や、Solemya (Acharax) bosoana（ボウソウキヌタレガ

イ）、Neptunea sp. cfr. N. hobetsuensis（エゾボラの仲間）、

Ancistrolepis bicordata, Ancistrolepis schencki（エゾバイ

の仲間）など、寒流系の種が卓越することが報告され

ている（Hatai & Koike, 1957）。また、倉持ほか（1999）
はシロウリガイ類化石｛Calyptogena (Ectenagena) sp.｝
の産出を報告しており、比較的深海で形成されたこと

を示している。貝類化石の組み合わせからは、水深は

約 1,000 m 程度と推定される（伊左治鎭司氏私信）。

　最近、本層の一部｛南房総市（旧富山町）荒川｝か

ら、シリカクラスレート（包摂化合物）鉱物の一種の

「千葉石（chibaite）」が新種記載された（Momma et al., 
2011）。本鉱物は凝灰質砂岩を切る幅数 cm の石英質の

脈の空隙に形成されており、形成当時、シリカやメタ

ン、エタンなどの炭化水素ガスに富む地下水が存在し

たことが想定される。このことは、上述の、シロウリ

ガイ類、キヌタレガイ類、オウナガイ類等の化学合成

貝類の化石が産出することと整合的である。このこと

や前述の変形構造から、本層の形成場としては逆断層

が発達する海溝に近い陸側斜面が想定される。

ii) 青木山層の剪断帯

　オフィオライト様岩類の貫入による断層帯の形成に

よって激しく剪断変形を受けている区域として設定し

た。地すべりの発達した緩斜面の地形を示す部分に相

当し、基本的に「鴨川‘地溝帯’北断層」と「同南断

層」に挟まれた嶺岡帯内にしか分布しない。本区域で

はその性質から露頭が出現しにくいが、南房総市平久

里下で平久里川沿いに小規模な露頭が認められる（図

11A）。そこでは、構造岩塊と考えられる後述の荒島層

からなる岩体に近接して剪断を受けた軟弱な灰色粘土

層が露出している。類似した軟質粘土層は、前述のよ

うに人工露頭からなる採石場などでも観察されており

（図 11B）、本区域はこのような物質から構成されるも

のと推定できる。本区域のベースとなる地層は青木山

層（凝灰質砂岩・泥岩）が主体であると考えられるが、

後述の元名層や富川層もある程度剪断変形を受けてい

ると推測される。本区域内にそれほど変形をうけてい

ない青木山層の露頭が観察される場合があるが、それ

らは剪断変形作用を免れたブロックとして存在すると

考えられる。そのようなブロックの大型のものが鴨川

市高鶴山や南房総市富山で、いずれも孤立した独立峰

として存在し、本体（上部）は比較的急斜面（河川浸

食性）で構成されるが、周囲（下部）が地すべり性の
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緩斜面で取り巻かれているのが特徴である。比較的小

規模なブロックでも独立した地形的ピークをなすこと

が多く、頂部は比較的急斜面で構成され、周囲の緩斜

面地帯と比べてその違いが明瞭である。

iii) 元
も と な

名層（緑色泥岩及び凝灰質砂岩）（新称）

　大粒（長径 5 mm 前後）の斜長石結晶を顕著に含む

特徴的な硬質の粗粒砂岩が、愛宕山の北方鴨川市元名

地域を中心に分布する。これを「元名砂岩」と呼ぶ。

また、本層の周辺には緑色を呈する泥岩層が分布し、

前述の砂岩がこの泥岩を偽礫状に含むことから、両者

は連続して堆積していると考え、これらを合わせて「元

名層」と呼称する。緑色泥岩は特に「愛宕山北縁断層帯」

と「平久里−猿塚山帯」に挟まれた地域でよく見られる

（猿塚山南方、元名南方など）。白色凝灰岩の薄層を時

折挟む。この緑色泥岩のみに関しては、前述の青木山

層に岩相が類似する。硬質砂岩については、特に硬質

の部分が「平久里−猿塚山帯」の大塚山や「馬の背帯」

の‘馬の背’といった地形的ピークを顕著に構成する

ほか、それほど硬質でない部分が鴨川市大田代から房

田にかけて割合に広く分布する。

　硬質砂岩については、斎藤（1992）が報告した「二

ツ山層」（特に地形的ピークをなし、岩相としては斜

長石や火山岩粒子が卓越する）に対比されるが、斎藤

（1992）は同層を佐久間層群の構成要素と考えている。

鈴木ほか（1990）も、本層を三浦層群（佐久間層）中

の奥山層に含めている。しかし、前述のように下位に

青木山層類似の緑色泥岩が存在することや、砂岩の岩

相や固結度から、本層は佐久間層ではなく、保田層群

中の粗粒相と考えられる。

　保田層群の他の地層群との層序関係は不明で、時代

も明らかではない。「鴨川‘地溝帯’南断層」以南の鴨

川市江見漁港周辺に、本層と類似した緑色泥岩～凝灰

岩を偽礫として含む凝灰質砂岩が露出しているが｛斎

藤（1992）の「前島層」最下部｝、分布が離れているほか、

凝灰質砂岩中に斜長石結晶は目立たないことから、本

層と同一のものかは判断しにくい。この江見漁港の凝

灰質砂岩中の珪質泥岩礫からは、川上（2004）が漸新

世の放散虫化石を見出している。

　なお、本層もオフィオライト様岩類が露出する断層

帯の貫入を受けており、前述の青木山層の剪断帯と同

様に、ある程度剪断変形を被っていると推測される。

iv) 富
ふ か わ

川層（砂岩）（中嶋ほか ,1981）

　比較的淘汰の良い細粒砂岩で、嶺岡山地主稜線部や

「馬の背帯」−「愛宕山北縁断層帯」の北側に広く分布

する（鴨川市来
らいしゅう

秀−宮山−大里）。石英・長石質の砂岩で、

あまり凝灰質ではない。大陸起源の重鉱物（ジルコン、

モナザイトなど）も確認されている（横山一己氏未公

表データ）。一般に軟質であるが、部分的に硬質の部分

も存在する。ほとんど塊状で、層理面が不明な場合が

多い。

　本層も保田層群の他の地層群との層序関係は不明

で、あまり凝灰質でない点を考慮すると、保田層群よ

りは嶺岡層群（榎畑層）と連続する地層である可能性

も考えられる。時代も明らかではなく、川上（2004）
が本層の分布域から後期中新世を示す石灰質ノジュー

ルを報告しているが、岩相や産状からは後期中新世の

地層とは考えにくく、確実に本層起源のノジュールか

どうかは判断しにくい。

　本層分布域内にもオフィオライト様岩類が露出し、

青木山層の剪断帯、元名層と同様に、ある程度剪断変

形を受けていると考えられる。

v) 荒
こうじま

島層（安山岩質緑色凝灰岩～火山礫凝灰岩）（小

川 ,1981）

　淡緑色～暗緑色の凝灰岩で、風化により暗褐色～黄

褐色に変化する。細粒凝灰岩を主体とするが、軽石質

の粗粒の層も存在する。鴨川市鴨川漁港の荒島を模式

地とし、各所に断片的に分布する。鴨川市八岡海岸で

は、粗粒な（長径 1 cm 前後）火山礫凝灰岩が露出し、

細粒な凝灰岩に移化する様子が観察される。斎藤ほか

（1992）により、Midium-K のカルクアルカリ質デイサ

イトの性質をもつことが報告されており、青木山層の

火砕岩と類似した組成を持つと言える。

　本層は、嶺岡山地の主稜線上にも分布し（国道 128
号線嶺岡トンネル付近）、嶺岡帯の他の地層群を不整合

に覆って堆積していると報告されている場合があるが

（吉田 , 1974; 小川 , 1981 など）、南房総市愛宕山の南側

では直線状に断続的に露出することから｛南房総市（旧

丸山町）入生田、同市（旧富山町）谷、石原、大沢｝、

これらも断層帯に沿って露出した構造的なブロックの

可能性が高いと考えられる。方沸石の脈が観察される

場合があり（鴨川市荒島、南房総市大沢）、ある程度の

変形を被っていると推測される。

N. Takahashi et al.

図 11．青木山層中の剪断帯（軟弱粘土層）．A）南房総市平久里下（自然露頭）．B）鴨川市嶺岡浅間（採石場跡）．
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　本層からは、斎藤（1992）が石灰質ナノ化石を見出

し、CN5a 亜帯下部（中期中新世前期：約 15 ～ 14 Ma）
よりも下位であると報告している。また、小川（1981）、
斎藤（1992）は、本層を佐久間層群（三浦層群佐久間層）

に対比されるとし、また、岩相から三浦半島の矢部層

（群）に対比されるとしている。しかし、江藤ほか（1998）
は矢部層を保田層群に対比される葉山層群に含めてい

るなど、層序上の位置づけは研究者によってまちまち

である。荒島層のほとんど火砕質の岩相やその組成、

ブロックとしての産状などを考慮すると、保田層群の

構成要素と考えた方がよいと考えられる。

vi) 石
いしばたけ

畑層（礫岩）（中嶋ほか ,1981）

　よく円磨された径数 cm 程度の中礫～大礫から主に

構成される礫岩で、礫は本州弧の中・古生界起源岩石

のチャートや硬質砂岩が圧倒的に多く、わずかに流

紋岩や花崗岩類の礫を含む。後述の三浦層群佐久間層

（大崩層）と類似するが、嶺岡帯オフィオライト様岩

類や嶺岡層群堆積岩類起源の礫が含まれない点で区別

される。

　嶺岡山地主稜線部の南側の鴨川市石畑−久保−小山に

かけてまとまって分布するほか、その西方の鴨川市沢、

同西谷にも小規模な分布が見られる。分布が断片的で、

周囲との関係も不明であり、地層の帰属は明瞭ではな

いが、分布が直線状で断片的であることから、これら

も剪断作用等により分断されブロック化していると想

定され、そのことから保田層群の構成要素として位置

づけられる。ただし、こられが保田層群を覆って堆積

したのち、削剥されて残留物として存在している可能

性もあり、その場合は、前述のように三浦層群佐久間

層（大崩層あるいは神川層）に対比されるものかもし

れない。

（３）三浦層群（Yabe,1921; 三梨ほか ,1979）

　礫岩・砂岩からなる佐久間層（大崩層、奥山層、中

尾原層）を基底とし、上方に細粒化して、木の根層（砂

岩を含む泥岩）、天津層（泥岩）と重なる整合一連の地

層群で、保田層群と比較して変形の程度が弱いことが

特徴である。本層群は基本的には嶺岡帯（鴨川‘地溝帯’

北断層）より北側の房総丘陵地域に広く分布する地層

群であるが、最下部付近の層準が嶺岡帯内にも割合に

広く露出している。なお、嶺岡帯内では、前述のよう

に保田層群と断層によって複雑に指交した分布をなし

ている。

i) 佐久間層（礫岩、砂岩、砂岩泥岩互層）（大塚・小

池 ,1949）

　礫岩を主体にした「大崩層」、礫岩砂岩互層からな

る「奥山層」、並びに、砂岩泥岩互層からなる「中尾原層」

に区分されることが多い（鈴木ほか , 1990; 斎藤 , 1991, 
1992）。また、それらを合わせて、「佐久間層群」とし

て三浦層群から独立させる場合がある（斎藤 , 1991, 
1992）。
　大崩層は淘汰の悪い基質支持の礫岩からなり、層理

が割合によく認められる。礫としては、保田層群起源

と推測される比較的軟質な砂岩の角礫～亜円礫が多く

を占め、嶺岡層群（広義）起源の岩石｛玄武岩類（ア

ルカリ玄武岩やピクライト玄武岩が卓越する）や石灰

質頁岩（白滝層）など｝の角礫が含まれるのが特徴で

ある。本州弧の中・古生界起源の砂岩やチャートなど

の円礫も含まれる。場所によって礫種組成がかなり異

なることが報告されている（斎藤 , 1991）。奥山層は

砂岩を主体とし大崩礫岩と岩相が類似した礫岩層がし

ばしば挟まれ、大崩層から連続して堆積していると考

えられる。大崩層の礫の密集度が低い場所では奥山層

との区別はつきにくいこと、大崩層と奥山層は指交

関係にあるとされていること（鈴木ほか , 1990; 斎藤 , 
1991, 1992）から、本論（地質図）では両者を併せて「大

崩層」とした。中尾原層は単層の厚さ数 cm ～ 10 数

cm のリズミカルな砂岩泥岩互層からなり、しばしば

厚さ数 10 cm の厚い砂岩層が挟まれるほか、時折礫岩

層を挟む。岩相上は大崩層や奥山層とは明瞭に区別さ

れる。ただし、鈴木ほか（1990）、斎藤（1991, 1992）
は、本層も大崩層（礫岩）と指交すると報告している。

砂岩は基本的に石英長石質であり、保田層群とは異な

るものの、淡紫色の凝灰岩の薄層が時折挟まれ、これ

らは下位の保田層群の凝灰質砂岩の岩相に類似してお

り、保田層群からの連続性を示す証拠の 1 つとして位

置づけられる。

　本層の分布は、嶺岡帯の内部に限られる。このこと

は構造帯としての嶺岡帯の発達と密接に関連して堆積

したことを想像させる。斎藤（1991）は、本層が中新

世の右横ずれ運動に起因して形成された堆積盆に、そ

の運動を受けながら堆積した地層であると推定してい

る。分布を詳しく見ると、大崩層は、鋸南町大崩から

片山にかけての地域と、同町奥山から鴨川市法名にか

けての地域にまとまった分布が見られるが、後者の場

合、礫岩分布域内にアルカリ玄武岩や白滝層石灰質頁

岩などの岩体が分布することが特徴である。これらは

大崩層中の巨大な礫である可能性もあるが、他の礫に

比べて極端に大型で中間的なサイズの礫が見られない

ことや、全体として直線状の分布形態を示すことから、

小川・谷口（1987）が指摘するように断層帯に沿って

分断されるようなかたちで露出すると推測される。そ

れらの岩体の当時の海底表面への貫入突出に伴って、

礫岩層が形成された可能性がある。中尾原層の分布は、

大崩層分布域の南方及び西方で、西方では鋸南町大六

の海岸部に達する。全体的に東西ないし北東─南西方

向の走向を示すことが多く、傾斜方向はしばしば逆転

しており、波長の短い褶曲が発達しているとみられる。

　下位の保田層群とは、ほとんど断層によって接して

おり、層序関係があまり明瞭ではない。鈴木ほか（1990）
は、保田層群を不整合に覆う露頭を記載している。

　本層の年代は、古くは大塚・小池（1949）が大型有

孔虫の Lepidocyclina makiyamai (MS)、Miogypsina kotoi 
を見出し、中期中新世であることが示されていた。そ

の後、沢村（1973）が珪藻化石を、沢村・中嶋（1981）
が珪質鞭毛層化石を、斎藤（1992）が石灰質ナノ化石

を見出し（中尾原層を含む）、やはり中期中新世初期で

あることを報告している。

Geology of the Mineoka belt
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ii) 神
かにがわ

川層（泥質砂岩）（中嶋ほか ,1981）

　軟質の砂質泥岩～泥質砂岩を主体とし、比較的塊状

であるが、砂質の層と泥質の層が互層している。薄い

砂岩層及び礫岩層を挟む。砂質泥岩～泥質砂岩は暗灰

色～青灰色で、サイコロ状に細かく割れる傾向があ

る。場合によっては指ですりつぶせるほど軟質である。

炭化した植物化石や貝化石も含んでいる。礫岩の礫種

は、硬質砂岩、チャートなどの中・古生界基盤岩類の

円礫が多く、嶺岡層群や保田層群の礫は認められない。

Hatai & Koike（1957）や鈴木ほか（1990）は、本層を

佐久間層中の中尾原層に対比している。

　主として加茂川平野の北縁に分布し、なだらかな地

形を呈するのが特徴である。「鴨川‘地溝帯’北断層」

を挟んで北側には後述の木の根層が分布するが、木の

根層分布域が急峻な地形を示すのと対照的で、「鴨川

‘地溝帯’北断層」が地形急変線となっている。本層の

分布域がなだらかな地形を呈する理由として、中嶋ほ

か（1981）は、本層が水を含むことによって極めて軟

弱になる性質を持つと考えている。また、Miyauchi et 
al.（2006）は、この地形急変の理由を岩質の差による

組織地形としているが、その違いが生じる物性的な要

因には言及していない。筆者らは「鴨川‘地溝帯’北

断層」を含む嶺岡帯の変形作用によって、前述の保田

層群中の青木山層の剪断部と同様に、本層がある程度

剪断変形を受けていると考える。渡辺・高橋（2000）は、

鴨川市川谷ルートにおいて、神川層分布域の中に、本

体（中期中新世）よりも明らかに古い時代（前期中新世：

約 18 ～ 20 Ma）を示すとみられる岩体を報告している。

これらは保田層群に相当する岩体とみられ、断層によ

って神川層中に挟み込まれている可能性が高い。同様

な保田層群とみられる岩体（クモの巣状構造が発達し

ている）はやや東方の鴨川市神川（銘川）ルートでも

認められるほか、さらに東方には、やはり保田層群か

ら構成される島状丘陵が存在しており（鴨川市打墨）、

これらと連続する可能性もある。以上から、神川層は

断層運動によって保田層群と指交するような変形を受

けていると推定され、その変形作用が脆弱な物性を示

す要因になっていると推測される。その意味では、本

層分布域でもオフィオライト様岩類が産出する可能性

も想定されるが、現在までのところ見出されていない

｛ただし、前述の房総半島西岸の鋸南町根本海岸に露出

する蛇紋岩岩塊（根本─大帷子帯）は本層（の北限の

「鴨川‘地溝帯’北断層」）の延長部の可能性があるか

もしれない｝。

　本層は加茂川平野の北縁部に広く分布するほか（鴨

川市竹平─古畑）、加茂川平野奥部では加茂川の南岸

（鴨川市松尾寺─奈良林）にも分布する。また、鴨川市

金
こ づ か

束西方の長狭街道が走る谷地形の谷部に沿って、本

層が細長く分布する可能性がある（礫岩層が認められ

る）。

　本層からは時代を示す微化石の産出は乏しい。後述

の木の根層の直下に位置することや、中尾原層に対比

されることから、中期中新世初期の年代を持つと推測

される。

iii) 木の根層（泥岩）（池辺 ,1948; 三梨ほか ,1979）

　暗灰色泥岩を主とし青灰色砂岩及び白色細粒凝灰岩

をしばしば挟む。泥岩には細かい割れ目が発達し、風

化した場合に露頭面が崩れやすい性質を示す。砂岩層

は厚さ数 cm ～数 10cm でかなり硬質である。凝灰岩

層では細粒ガラス質凝灰岩が最も卓越し、場合によっ

ては厚さ数 m に達する。そのほか、結晶質（ゴマシオ

状）凝灰岩や軽石質凝灰岩も見られるが、スコリア質

凝灰岩はほとんど挟まれない。なお、本層に挟在され

る白色細粒ガラス質凝灰岩のうち、鍵層 Kn1（中嶋ほ

か , 1981）と呼ばれている厚い凝灰岩層については、紀

伊半島の熊野酸性岩類と対比されており（壇原ほか , 
2007）、本層中の凝灰岩類の供給源が本州弧のかなり遠

方の火山に求められる可能性もあることを示している。

　本層は、岩相上、佐久間層から連続して堆積してい

る（上方細粒化）と考えられるが、連続して重なる様

子はほとんど観察されず、断層で接している可能性が

ある。保田層群とは断層で接し、前述のように鋸南町

保田から鴨川市金束にかけての「鴨川‘地溝帯’北断

層」周辺地域に、保田層群と複雑に指交するかたちで

分布する。「鴨川‘地溝帯’北断層」以北の房総丘陵地

域にも本層は広く分布する（鈴木ほか , 1990; 中嶋・渡

辺 , 2005 など）。佐久間層と同様に東西方向の走向が卓

越し、傾斜方向が頻繁に逆転し、同様に波長の短い褶

曲構造が発達していることがわかる。

　本層からは、斎藤（1992）、三田・高橋（1998）が石

灰質ナノ化石を抽出し、同化石の CN3-4 ～ CN5A 帯（中

期中新世前期）に対応することが示されている。また、

本山・高橋（1997）は放散虫化石層序によって、渡辺・

高橋（1997, 2000）は珪藻化石層序と古地磁気層序の対

比によって、それぞれ本層が中期中新世の約 16 Ma ～

13 Ma に形成されたことを報告している。

iv) 天津層（泥岩）（大塚 ,1937）

　灰緑色～灰青色泥岩を主体とし、各種の凝灰岩層を多

量に挟む。砂岩はほとんど挟まない。凝灰岩層に関して

は、特に下位の木の根層には全く含まれなかったスコ

リア質凝灰岩層を数多く挟むのが特徴で、最初のスコ

リア質凝灰岩層の出現をもって、木の根層と天津層の

境界（天津層の基底）とされている（中嶋ほか , 1981）。
本報告でも、その定義に従う。木の根層に比較すると、

割れ目はほとんど発達せず塊状で浸食されにくい性質

を持つ。最下部の層準には石灰質ノジュール状の硬質

な単層がしばしば発達する。スコリア質凝灰岩層の粒

子間が方解石で充填されている様子も見られる。

　なお、本層中のスコリア質凝灰岩についての直接の

岩石化学的検討はなされていないが、房総半島南部（石

堂層）や三浦半島（三崎層）に分布する本層相当層中

の玄武岩礫やスコリアの化学組成の検討がなされてお

り（有馬ほか , 1991; 斎藤ほか , 1992 など）、Low-K 系

列の島弧ソレアイトの特徴を示し、伊豆・小笠原弧の

火山起源と推定されている。本層中の玄武岩質噴出物

も、岩相の類似性から、同様な起源を持つと推測される。

　本層の分布は、ほとんどが嶺岡帯（鴨川‘地溝帯’

北断層）より北側であるが、嶺岡帯内でも、最も北西

N. Takahashi et al.
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部の鋸南町元名～大帷子地域にまとまった分布が見ら

れる。大帷子の採石場内では、木の根層から整合に重

なる様子が観察される。

　本層の形成年代に関しては、下位の木の根層と併せ

て研究されている場合が多く、前述の斎藤（1992）、三

田・高橋（1998）（石灰質ナノ化石）、本山・高橋（1997）（放

散虫化石）、渡辺・高橋（1997, 2000）（珪藻化石）により、

本層は中期中新世～後期中新世に形成されたことが示

されている。

（４）南房総層群（川上・宍倉 ,2006）

　嶺岡帯（鴨川‘地溝帯’南断層）より南側にも三浦

層群相当層が分布することは古くから知られており

（成瀬ほか , 1951 など）、近年でも、斎藤（1992）は、

すべて三浦層群として一括している。三梨ほか（1979）
や鈴木ほか（1990）、鈴木ほか（1995）は、分布地域

が異なることから累層名は変えているものの、層群名

は三浦層群としている。一方、川上・宍倉（2006）は、

房総半島南部の地質構造発達史を考慮し、嶺岡帯以北

と以南では地層形成のテクトニックな環境が異なるこ

とを重視し（外縁隆起帯である嶺岡帯の北側に分布す

る三浦層群は前弧海盆で形成された地層群であり、南

側は付加体の発達に伴う海溝陸側斜面の断層ブロック

間の凹部に形成されたもの）、嶺岡帯以南に分布する

三浦層群相当層を、「南房総層群」として独立させた。

筆者もこの考えに賛成であることから、これを踏襲す

ることとする。なお、高橋（2008）は、同様な根拠に

より北側の地層群を「安房層群」、南側の地層群を「三

浦層群」と呼称しているが、後述のような問題があり、

本稿ではこの区分は使用しない。今後、地層名の整理

が必要であろう。

　嶺岡帯以北と以南の地層では岩相にもやや違いが見

られ、泥岩層を主体とする点は類似するが、挟まれる

凝灰岩層については、嶺岡帯以北の天津層中のものは

淘汰が良く、降下堆積物～タービダイト性堆積物と考

えられるのに対して、嶺岡帯以南の地層中の凝灰岩層

は一般に淘汰が悪く、一旦定置した後に水流による二

次的な移動を被っている場合が多いと推定される。ま

た、嶺岡帯以南の地層のほうが火山砕屑物により富ん

でおり、特に火山豆石凝灰岩層が頻繁に挟まれる。そ

のような岩相から判別すると、この 2 つの地層群の境

界は嶺岡帯の内部に位置しており、嶺岡帯西部では鋸

南町元名～大帷子のブロックは北側の構成要素（木の

根層・天津層）であるのに対して、鋸南町大黒山から

勝山漁港をへて岩井袋にかけてのブロックは南側の構

成要素に含まれると推定され（岩井袋層・小浦層：川

上・宍倉 , 2006）、その２つのブロックの間に境界が存

在するとみられる。嶺岡帯の東部には両層群相当層は

分布せず、境界位置は不明瞭であるが、「鴨川‘地溝帯’

南断層」に隣接したすぐ南側の鴨川市畑地域に南房総

層群に含まれると推定される地層（東層：川上・宍倉 , 
2006）が分布することから、やはり嶺岡帯内に両層群

の境界が存在すると考えてよいと思われる。

　ところで、中嶋ほか（1981）は、嶺岡帯の南側（鴨

川市江見地域）において、保田層群から三浦層群（木

の根層～天津層）の間に不整合は認められないとし、

両者を併せて「安房層群」と命名し、この定義を房総

半島全域（特に嶺岡帯の北側地域）に応用した（中嶋・

渡辺 , 2005）。たとえば、従来では保田層群と考えら

れていた江見層は、岩相や年代から三浦層群木の根層

に対比され、石堂層は天津層に対比されるとした。確

かにこの対比は合っているように思われるが、嶺岡帯

以北では天津層の上位にさらに清澄層、安野層と連続

して堆積しているものの、嶺岡帯以南ではそれらに対

比される地層は存在しない（石堂層が最上位である）。

中嶋ほか（1981）の指摘は、嶺岡帯以南では、保田層

群と三浦層群の間に位置する佐久間層群（三浦層群佐

久間層）に相当する粗粒堆積物が欠けていることに起

因するものであろう。それはすなわち、佐久間層の堆

積が嶺岡帯の内部に限られていること、つまり、嶺岡

帯内にのみ横ずれ堆積盆が形成されたことを示してお

り、嶺岡帯の特異性を示すものと言えよう。嶺岡帯及

びそれを挟んだ南北両地域は、明らかに異なるテクト

ニクス場と見られることから、両者に分布する地層を

一括して論ずるのは問題があると思われる。

　なお、三浦層群相当層が堆積場や性質が異なる２つ

のグループに分けられるのは、模式地の三浦半島でも

同様で、葉山層群分布域（葉山帯）を境にして北側の

逗子層・池子層（前弧海盆堆積物）と、南側の三崎層・

初声層（海溝陸側斜面堆積物）に区分される（江藤ほ

か , 1998）。南房総層群は、三浦半島の葉山帯より南側

のメンバー（三崎層・初声層）に対比される地層群と

位置づけられる。

i) 岩井袋層（泥岩）（川上・宍倉 ,2006）

　比較的塊状の泥岩を主体とする地層で、スコリア質

凝灰岩を中心とした各種凝灰岩層を多量に挟む。火山

豆石凝灰岩層がしばしば挟まれる。砂岩はほとんど含

まれない。

　川上・宍倉（2006）では、南房総層群を構成する地

層を、分布地域ごとに異なる累層名で呼んでいるが、

本論では、同層群の泥岩主体の地層である「岩井袋層」、

「小浜層」、「原岡層」、「東層」を併せて、「岩井袋層」

として一括する。その中で、下部のスコリア質凝灰岩

をほとんど含まない部位を、三浦層群の木の根層に相

当する部位として、地質図では区分して示した。なお、

鈴木ほか（1990）は、本層を「石
いしどう

堂層」（天津層相当）

及び「南
な む や

無谷層」（木の根層相当）と称している。

　これらの地層の年代については、斎藤（1992）が石

灰質ナノ化石、放散虫化石、浮遊性有孔虫化石により

中期中新世初期から後期中新世の年代を示している

｛斎藤（1992）は、前述のように、本層を木の根層及び

天津層として記載している｝。

ii) 小浦層（凝灰岩）（川上・宍倉 ,2006）

　厚さ数 cm ～数 10 cm の軽石質凝灰岩、スコリア質

凝灰岩など各種の凝灰岩層が連続的に堆積し、ほとん

ど泥岩を挟まない地層で、泥岩からなる岩井袋層に整

合に重なり、急激に岩相変化する様子が観察される。

嶺岡帯内では、鋸南町大黒山及び浮島に分布する。模
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式地は、「鴨川‘地溝帯’南断層」のすぐ南側の南房総

市（旧富山町）小浦地域である。ここでも、泥岩から

なる小浜層（川上・宍倉 , 2006）から急激に凝灰岩主

体の小浦層に岩相変化している。なお、鈴木ほか（1990）
は、本層を「鏡ヶ浦層」と称している｛ただし、鋸南

町大黒山及び浮島は「稲子沢層（千畑礫岩）」（北側の

構成要素）に区分している。筆者らはこれらを同一の

ものと考えている｝。

　本層からは年代を決定できる微化石がほとんど得ら

れていないが、下位の岩井袋層から連続的に堆積して

いることから、後期中新世ごろの地層と判断される。

4-2. 超苦鉄質岩類

　嶺岡帯に産出する超苦鉄質岩類については、前述の

ように、Uchida & Arai（1978）、Arai & Uchida（1978）、
荒井・高橋（1988）などによって詳しく研究されている。

それらによると、嶺岡帯の超苦鉄質岩類は蛇紋岩化し

たかんらん岩を主体とし、多くはハルツバーガイトで、

レールゾライト、ダナイトを少量含むとされる。レー

ルゾライトでも単斜輝石含有量はそれほど多くはなく、

モード組成からはハルツバーガイトから連続するもの

である。ダナイトはハルツバーガイト中に断層で境さ

れた構造岩塊として含まれる場合がほとんどで、単独

では存在しない。蛇紋岩化の程度はさまざまで、新鮮

なかんらん石がかなり残存している部分もあれば、ほ

とんどが蛇紋石に置き換わっている部分も存在する。

　岩石学的な特徴としては、ハルツバーガイト～レー

ルゾライト中に、極めて Ca に富む斜長石を含むこと

があげられ、An 値は 88 ～ 96 に達する。また、初生的

な含水鉱物（フロゴパイトやパーガス閃石）を含むと

される（主にクロムスピネル中の包有物として）。ハル

ツバーガイト～レールゾライトのかんらん石の Fo 値

は 90 ～ 92 であるのに対して、ダナイト中のかんらん

石の Fo 値は 90 ～ 94 と、かなり Mg に富んでいる。ク

ロムスピネルの Cr#［＝ Cr/(Cr+Al)］は 0.5 前後を中心

に 0.3 ～ 0.7 と変化する。また Mg#［＝ Mg/(Mg+Fe2+)］
は 0.5 ～ 0.7 と、比較的高い値を示す。

　ところで、前述のように、蛇紋岩類は嶺岡帯内に広く

分布し、嶺岡山地主稜線部（嶺岡山地中軸帯）に最も

大規模な岩体が分布するほか、南房総市平久里中～同

愛宕山の北側を経て嶺岡山地北斜面にかけての地帯（平

久里−猿塚山帯、愛宕山北縁断層帯）や、嶺岡帯南縁部

（曽呂川帯）、鋸南町下佐久間地域（下佐久間帯）など、

各所に産出する。これらの産出場所ごとの岩石学的特

徴の系統的な変化が１つの問題点として挙げられるが、

Uchida & Arai（1978）は、嶺岡山地主稜線部（鴨川岩体）、

南房総市平久里中（平久里岩体）、鋸南町下佐久間地域

（勝山岩体）及び三浦半島の葉山岩体の 4 つのグループ

に分けて検討し、三浦半島の葉山岩体を除く房総半島の

3 つの岩体は、岩石学的特徴がよく似ていることを報告

している。前述のように、嶺岡帯内の蛇紋岩類の分布

はこれら以外にも各所に見られ、それらを含めた岩石

学的性質のバリエーションの有無やその成因の詳細な

検討が今後の課題としてあげられよう。

4-3. 深成岩類

　深成岩類としては斑れい岩が主体をなし、閃緑岩、

石英閃緑岩、トーナル岩なども割合に多く見られるほ

か、曹長岩、単斜輝岩、角閃石岩なども少量見られる。

　斑れい岩類は、転石としては嶺岡帯内の河床や海岸

に普遍的に見られるが、露頭として観察される例は少

ない。嶺岡帯の中軸をなす嶺岡中央林道沿いでは、一

部に斑れい岩のみからなる露頭が存在するが、周囲の

岩石との関係は不明である。しかし、林道沿いに広く

露出する破砕を受けた蛇紋岩体中に、斑れい岩類が構

造的な岩塊として含まれる様子が観察されることから

（鴨川市二子）、前述の斑れい岩体も、おそらく蛇紋岩

中の大型の構造岩塊と推定される。

　一方、南房総市平久里中では、斑れい岩の岩脈（幅

10 cm 程度）が蛇紋岩を貫いている様子が観察される。

河床や海岸の転石中にも、斑れい岩の細脈（幅数 mm
～ 2 cm 程度）を含む蛇紋岩が認められることから、斑

れい岩類の少なくとも一部は、マグマとして蛇紋岩中

に貫入していることがわかる。中嶋ほか（1981）は、

もともとはマグマとして蛇紋岩中に貫入した斑れい岩

が、その後の構造的な変形を受けて断片化し、構造的

な岩塊として蛇紋岩中に含まれることになったものと

推測している。しかし、斑れい岩類は下部地殻を構成

する代表的な岩石であることから、上部マントルを構

成するかんらん岩類（蛇紋岩類）が断層等に沿って上

昇する際に、上位に存在した地殻下部の斑れい岩類を

構造的に取り込んだと考えることも可能であろう。

　嶺岡帯内に産出する斑れい岩類の結晶サイズは、き

わめて変化に富んでいる。時折、結晶サイズが数 cm
にも達するペグマタイト質の部分も認められる一方、

非常に細粒なマイクロガブロと呼ばれるような部分も

存在する。サイズの違いによる縞状を呈する部分も存

在する。このような産状は、これらの岩石が、マグマ

だまり中での結晶の沈積によって生成した集積岩（キ

ュムレート）であることを示す。鉱物組成としては、

有色鉱物がホルンブレンドのみからなる角閃石斑れい

岩が最も卓越している。そのほか、単斜輝石や斜方輝

石を含むものも少なからず存在する。かんらん石を含

むものは非常に限られ、露頭では、南房総市（旧富山町）

石原のみであり（大型転石かもしれない）、海岸や河川

N. Takahashi et al.

図 12．嶺岡帯斑れい岩質礫岩の礫種組成．
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の転石としても極めて少ない。

　ところで、嶺岡帯では、前述の蛇紋岩中の構造岩塊

のほか、斑れい岩類の礫が卓越する特徴的な堆積性礫

岩（以下、「斑れい岩質礫岩」と呼ぶ）が存在する。斑

れい岩質礫岩は、主として嶺岡帯の南縁付近に延長 3 
km に渡り断続的に帯状に分布する（古畑−磑森帯）。こ

の礫岩の岩体自体が、地すべり地帯中に孤立して産す

るため、周囲の地層との関係は不明である。そのため、

この礫岩の堆積時期は明らかではないが、これらと一

連のものに荒井ほか（1983）が記載した蛇紋岩砂岩～

優白色砂岩が存在し、それらが保田層群相当層と考え

られていることから、この礫岩もほぼ同様な堆積時期

（およそ前期中新世）をもつと推定される。 
　この礫岩中の礫として産出する斑れい岩類は、蛇紋

岩中の構造岩塊として産出するものと比べて、記載岩

石学的特徴がかなり異なる傾向がある。たとえば、礫

岩中の斑れい岩には、かんらん石を含むものが少なか

らず見受けられる。また、単斜輝岩などの特殊な岩石

が見られるほか、石英を含む石英閃緑岩～トーナル岩

も普通に見られるなど、変化に富んでいる。それ以外

の礫としては、流紋岩、玄武岩、変玄武岩、安山岩な

ども含まれる（図 12）。
　斑れい岩類の全岩主要元素化学組成については、佐

藤ほか（1999）で報告したことを中心に述べる。斑れ

い岩類は、顕微鏡観察の結果、多くが集積岩（キュム

レート）と推定されることから、全岩化学組成はマグ

マ組成を直接示すものではないと言えるが、ある程度

は反映していると考えて解析を行うこととする。なお、

分析には、金沢大学理学部の蛍光 X 線分析装置（理学

電機製 3270 型）を使用し、加速電圧 50 kV、電流 20 
mA で分析を行った。分析用の試料としては、岩石粉

末 0.5 g と四硼酸リチウム 5 g を混合し、ビードサンプ

ラ（理学電機製）によって約 1,100 ℃で融解した後に

冷却させたガラスを用いた。検量線は、産総研地質調

査総合センターの標準試料を用いて作成した。分析時

には前述の標準試料 JB-2、JB-3 を未知試料と同時に分

析し、データの信頼度をチェックした。

　FeO*/MgO 比 − SiO2 含 有 量 図 及 び FeO*/MgO 比 −

FeO* 含有量図の両者において、嶺岡帯の斑れい岩類

の多くはカルクアルカリ系列の領域にプロットされる

（図 13）。SiO2 含有量では、嶺岡帯の斑れい岩類は 42
～ 52 wt％の範囲に集中し、石英閃緑岩～トーナル岩

類が示す SiO2 含有量 56 ～ 65 wt% との間に明瞭なギャ

ップが存在する。斑れい岩質礫岩中の礫だけを見ても、

斑れい岩類が 47 ～ 50％とかなり集中するのに対して、

石英閃緑岩類～トーナル岩類は 56 ～ 65％と組成ギャ

ップが見られる。嶺岡帯に産出する斑れい岩類と石英

閃緑岩類～トーナル岩類は、普遍的に異なる成因を持

つ可能性がある。

　斑れい岩類の FeO*/MgO 比は、0.37 ～ 2.18 と幅を持

つが、同比が１以下の MgO に富むものが卓越し、比

較的未分化な組成を持つと言える。特に、嶺岡山地主

稜線部（八岡海岸転石を含む）の岩石は、同比がすべ

て１以下である。一方、愛宕山北縁断層帯や斑れい岩

質礫岩中の礫は、FeO*/MgO 比が比較的高いものが含

まれる。石英閃緑岩～トーナル岩では、愛宕山北縁断

層帯のものは FeO*/MgO 比が低く（0.84 ～ 1.33）、斑

れい岩質礫岩中の礫は同比が高い傾向がある（2.20
～ 3.34）。なお、同比（特に FeO* 含有量）に関して

は、鉄鉱物のモードと関連があると考えられる（oxide 
gabbro 等では FeO* 量が高くなる）。

　また、SiO2 含有量−アルカリ含有量図では（図 14）、
ソレアイト系列にプロットされるものと、アルカリ系

列にプロットされるものがある。嶺岡山地主稜線部の

Geology of the Mineoka belt

図 13．嶺岡帯斑れい岩類の全岩化学組成 . A）FeO*/MgO – SiO2 wt%．B）FeO*/MgO – FeO* wt%．

 ソレアイト系列（TH）とカルクアルカリ系列（CA）の区分は Miyashiro (1974) に基づく．FeO* は全鉄としての FeO.
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岩石はアルカリ含有量が高い傾向があり、斑れい岩質

礫岩、八岡海岸転石は低いものが多い。

　総合的に見ると、嶺岡帯内では、全体的にみても産

出場所（地帯）ごとにみても、あまり系統的な変化（組

成トレンド）は示さないといえる。しかし、地帯ごとに、

岩石学的性質がある程度異なる傾向が見られる。嶺岡

山地主稜線部や八岡海岸転石では比較的未分化な岩石

が多く、愛宕山北縁断層帯や斑れい岩質礫岩中の礫で

は分化のより進んだものが多い傾向がある。なお、愛

宕山北縁断層帯に含まれる 2 カ所の石英閃緑岩体（鴨

川市心厳寺及び南房総市山田）は組成がよく似ており、

もともと一連の岩石が構造的に破壊され分離したもの

である可能性を示している（前述のように報告されてい

る年代値は異なるが、再検討の予知はあると思われる）。

　斑れい岩類の鉱物化学組成についても、佐藤ほか

（1999）で若干報告している。分析は主に国立科学博物

館新宿分館のエネルギー分散型分析装置 ( 以下、EDS)、
日本電子製走査型電子顕微鏡（JSM-5400 ＋ Link シス

テム QX2000）を使用した。分析方法は、Yokoyama et 

al.（1993）に基づき、加速電圧 15 kv、ファラデーカ

ップ電流 1 nA、コバルト K α線により増幅度調整を行

い、分析領域約 3 µm2、測定時間 60 ～ 100 秒（鉱物種

により調整）で分析し、デジタルフィルター法によっ

て仮の組成を得たのち、ZAF 補正に基づく計算によっ

て最終的な組成を求めた。

　斑れい岩中の共存するかんらん石の Fo 値と斜長石の

An 値の関係から、斑れい岩類の生成場所（テクトニッ

クセッティング）の推定がある程度可能であることが

Beard（1986）によって示されている。嶺岡帯内で、新

鮮なかんらん石を含む斑れい岩類はわずかであり、鴨

川市八岡海岸の転石試料 1 点、嶺岡帯南縁の試料 1 点、

斑れい岩質礫岩中の礫 2 点の計 4 点である。これらを

Beard（1986）の図にプロットすると、嶺岡帯中の試料

はすべて Arc Type II の領域に含まれる（図 15A）。海

洋域から得られる斑れい岩類は、全般的に斜長石の An
値が低い傾向があるが、嶺岡帯中のものはかなり高い

An 値を持っている。嶺岡帯中では単斜輝石を含む斑れ

い岩類が多いことから、同様に、単斜輝石の Mg# と共

N. Takahashi et al.

図 14．嶺岡帯斑れい岩類の全岩化学組成（SiO2 – アルカリ図）．ソレアイト系列とアルカリ系列の区分は

Macdonald and Katsura (1964) に基づく．

図 15．嶺岡帯斑れい岩類の斜長石の An 値と共存するかんらん石の Fo 値（A）及び単斜輝石の Mg#（B）
との関係．かんらん石の各テクトニックセッティングの領域は Beard (1986) に基づく．ODP Hole735B 
の単斜輝石のデータは Hebert et al. (1991) 及び Constantin (1992) による．
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存する斜長石の An 値の関係を見ると（図 15B）、産出

場所（地帯）ごとに傾向はあるものの、やはり全般に

An 値が高く、海洋域の斑れい岩類｛ODP Hole735B の
データ：Hebert et al.（1991）, Constantin（1992）｝と比

較して、同じ Mg# で比べると有意に An 値が高い。地

帯別では、愛宕山北縁断層帯の試料は An 値が比較的

低いのに対して、八岡海岸、嶺岡帯南縁及び斑れい岩

質礫岩中の礫（及び千畑礫岩中の礫）は極めて高い An
値を持つと言える。

　高い An 値を持つ斜長石は、比較的水に富むマグ

マから生成することが知られている（Sisson & Grove, 
1993）。単斜輝石の Ca 比［Ca/(Ca+Mg+Fe) 原子比］も

高い傾向があり、嶺岡帯の斑れい岩類、特に嶺岡帯南

縁と斑れい岩質礫岩中の礫はこのような水に富む低温

の環境で生成した可能性が高いと考えられる。

4-4. 火山岩類

　嶺岡帯内では、枕状溶岩の形態を示し無斑晶質で気

泡をほとんど含まないタイプの玄武岩が最も卓越す

る。主として蛇紋岩中に構造岩塊として産出し、特に

嶺岡山地中軸帯に比較的大型の岩体として分布し、明

瞭な地形的ピークをなしている。これらの岩石学的検

討は、最初に田崎・猪俣（1980）によってなされた。

岩石学的にはソレアイト質玄武岩で、TiO2 をやや多く

含む。その後、小川・谷口（1987, 1989）、斎藤ほか（1992）、
Hirano et al.（2003）などにより、より詳細に検討され、

これらの枕状溶岩は MORB タイプの玄武岩であること

が示されている。

　これらの玄武岩のほか、嶺岡帯内にはホットスポッ

トタイプのアルカリ玄武岩類も産出することが報告さ

れている（小川・谷口 , 1987, 1989; 斎藤ほか , 1992; 高
橋 , 1994 など）。これらは、野外では枕状溶岩の形態は

とらず、複数のアア溶岩～塊状溶岩の重なりとして産

出し、その上位に、玄武岩質礫岩・砂岩、含海緑石頁

岩（平久里層）が重なる特殊なシーケンスをなしてい

る（高橋 , 1994）。それらのシーケンスが、断続的に直

線状に産出し｛平久里中─峠帯（図 7-6）など｝、もと

もと一連の岩体が、嶺岡帯の構造運動を受けて断片化

し、断層帯に沿って分断されたものと考えられる。な

お、鴨川市峠の岩体において、平野・奥澤（2002）は

玄武岩中に砂岩を初生的に巻き込んでいるとして、玄

武岩の噴出場が大陸に近い場所であると推定した。し

かし、この砂岩の組成はダトー石を 25％程度も含むき

わめて特殊なものであり（斜長石を 25%、石英を 5%
程度含むものの、カリ長石はまったく含まない）、その

起源に関しては、より慎重に考える必要があろう。

　以上の２つのタイプの玄武岩のほか、嶺岡帯内には、

小規模ながら上記と性質を異にする、これまでに未報

告の玄武岩～安山岩類がいくつか分布する。それらに

ついて全岩主要元素化学組成の分析を行ったので（図

17 ～ 20 及び表 1）、それぞれの岩石学的特徴について、

鏡下での観察結果と併せて以下に述べる。

　嶺岡帯南縁に沿って（曽呂川帯：図 7-8）、特徴的な

玄武岩類がいくつか露出する。１つは、鴨川市太海の曽

呂川河口に露出する保田層群泥岩を貫く剪断帯を構成

する構造的な礫岩中の礫である［91072604］（図 16A）。

かんらん石の斑晶を多く含む（すべて蛇紋石に変質）ピ

クライト質玄武岩で、砂時計構造の発達した単斜輝石

の微斑晶を多量に含んでいる。アミグデュールも多く

見られる。石基は、斜長石、単斜輝石、鉄鉱物から成

りインターグラニュラー組織を示す。かんらん石斑晶

にはクロムスピネルが含まれ、EDS による分析の結果、

TiO2 含有量が 1.8 ～ 2.6 wt% とかなり高い値を示し、プ

レート内玄武岩の特徴を持つと言える（Arai, 1992）。
　鴨川市尊房の玄武岩は、南縁断層帯中に単独の岩塊と

して存在するものである［GR3905］。斜長石の斑晶及び

単斜輝石の斑晶・微斑晶を多く含み、単斜輝石微斑晶

は砂時計構造を示す場合が多い。石基は急冷組織をな

し、樹枝状の単斜輝石、骸晶状の斜長石、針状の鉄鉱

物及び緑泥石化したガラスからなる。アミグデュール

も多数見られ、緑泥石や沸石が充填している。流理構

造はほとんど示さない。アルカリ含有量は高いが TiO2

や P2O5 の含有量が低く、変質の影響によりアルカリ含

有量が増えている可能性がある。起源については、TiO2

含有量が低いことから、島弧的な岩石と推測される。

　南房総市（旧丸山町）古畑の玄武岩質安山岩は、急

冷組織の発達した非常に特徴的な岩石である［GR3859, 
GR8571］（図 16B）。斜長石が針状（骸晶状）に成長

し、肉眼でもわかるほどにサイズが大きくなっている。

岩体には柱状節理に類似の節理が発達している。全岩

図 16．嶺岡帯内の特殊な火山岩の産状及び組織．A）断層帯中に含まれる玄武岩礫（鴨川市太海），B）急冷組織の発達した玄

武岩質安山岩の偏光顕微鏡像（GR8571：直交ポーラー：写真横幅は約 3 mm に相当）（南房総市古畑）．
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図 17．嶺岡帯火山岩類の化学組成（SiO2 – アルカリ図）．ソレアイト系列とアルカリ系列の区分は Macdonald and 
Katsura (1964) に基づく．また，嶺岡帯の主要な玄武岩類の化学組成は，田崎・猪俣（1980），中嶋ほか（1981），
高橋（1994），三浦層群千畑層中の嶺岡帯起源玄武岩礫の組成は高橋・荒井（1994）のデータを使用．

図 18．嶺岡帯玄武岩類の化学組成．A) FeO*/MgO - SiO2 wt%．B）FeO*/MgO - FeO* wt%．ソレアイト系列（TH）

とカルクアルカリ系列（CA）の区分は Miyashiro (1974) に基づく．嶺岡帯の主要な玄武岩類及び千畑層中の玄武

岩礫の組成及び凡例は図 17 に同じ．

図 19．嶺岡帯玄武岩類の化学組成（FeO*/MgO - TiO2 wt%）．

各テクトニックセッティングの領域は Shimazu et al.（1990）
に基づく．嶺岡帯の主要な玄武岩類及び千畑層中の玄武岩

礫の組成及び凡例は図 17 に同じ．OIT：海洋島ソレアイト，

MORB：中央海嶺玄武岩，IAT：島弧ソレアイト．

図 20．嶺岡帯玄武岩類の化学組成（TiO2 - P2O5 - MnO）．各テクトニック

セッティングの領域は Mullen (1983) に基づく．嶺岡帯の主要な玄武

岩類及び千畑層中の玄武岩礫の組成及び凡例は図 17 に同じ．OIT：
海洋島ソレアイト，OIA：海洋島アルカリ玄武岩，MORB：中央海

嶺玄武岩，IAT：島弧ソレアイト，CAB：カルクアルカリ玄武岩（島弧）．
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化学分析では、SiO2 含有量が 56.46 wt% と、組成とし

ては安山岩である（図 17）。しかし、TiO2 や P2O5 の

含有量が比較的高く、海洋的な性質を示すと思われる

（MORB タイプ？）。類似した岩石は、同様に嶺岡帯南

縁沿い（古畑−磑森帯：図 7-9, 9’）の南房総市和田町

五十蔵、（旧富山町）平久里下でも見いだされており、

同一の岩体が分断されたものの可能性がある。

　嶺岡帯西部地域にも、玄武岩岩体がいくつか見出さ

れる。「下佐久間帯」（図 7-12）に沿った鋸南町田子では、

蛇紋岩体と接して、無斑晶質の玄武岩及びドレライト

の岩体が産出する［GR1598, GR1595］。玄武岩は枕状

溶岩の形態を持っている。ドレライトの SiO2 含有量が

若干高いものの、TiO2 含有量が高く（1.64 wt%）、鏡下

での特徴や産状と併せて嶺岡帯主部のソレアイト質玄

武岩に類似の MORB タイプ玄武岩と判断される。

　「中佐久間帯」（図 7-11）に属する鋸南町赤伏では、

ドレライトの岩体が単独で露出する［GR1602］。鏡下

での特徴は、嶺岡帯主部のドレライトと類似するが、

分析の結果、SiO2 含有量が高く（56.64 wt%）安山岩組

成で、しかも TiO2 含有量が低く（0.56 wt%）、島弧的

な性質の岩石の可能性がある。

　「高崎帯」（図 7-14）の南房総市（旧富山町）高崎の

試料［GR4465］は、成層した地層中に礫として含まれ

る玄武岩であるが、本層の帰属がはっきりしない。礫

の種類が単調で、ほぼこの玄武岩の礫からなり、供給

源は近傍であると推測される。三浦層群佐久間層中の

大崩層の礫岩にも見えるが、主要な分布域からかなり

はずれており、断定できない。岩石には斜長石斑晶が

多量に含まれ、アミグデュールも多い。分析の結果は

TiO2 含有量の比較的低い（0.93 wt%）玄武岩～安山岩で、

島弧起源の可能性がある。

　以上のように、嶺岡帯内では起源が異なると考えら

れる様々なタイプの火山岩類が産出している。これら

は、嶺岡帯の起源を考察する上でも、１つの鍵になる

ものと考えられる。

5. 嶺岡帯構成岩石の時代による変化

　荒井ほか（1983）、Arai & Okada（1991）は、嶺岡帯

内に蛇紋岩起源粒子を含む特徴的な砂岩（蛇紋岩砂岩）

を見出し、この蛇紋岩起源粒子の岩石学的特徴が、現

在の嶺岡帯に広く露出する蛇紋岩類と多くの点で共通

するものの、一部の性質が異なることを示した。彼ら

は、この蛇紋岩砂岩が前期中新世に地表に固体貫入・

突出（プロトルージョン）した岩体からもたらされた

ものと位置づけ、嶺岡帯において貫入・突出した超苦

鉄質岩体の時代による変遷を論じた。このようなオフ

ィオライト岩類の時代変化は、オフィオライト岩類の

起源やエンプレイスメントの過程、また、その後の嶺

岡帯の構造発達史を考察するうえで、大きな制約事項

となりうることから、ここで詳しく述べることにする。

　荒井ほか（1983）によると、蛇紋岩砂岩中のクロ

ムスピネルは、Fe3+/(Cr+Al+Fe3+) 比が 0.1 以下と低く、

Mg# が 0.5 ～ 0.7 と比較的高いという性質では、現在

露出する蛇紋岩体と共通しているが、単斜輝石の Ca
比が蛇紋岩砂岩中のものが高く、平衡温度が低かった

と推定され、当初に、より浅い場所を構成していた岩

体が貫入・突出し、その後、より深部の岩石が突出す

るようになったものと考察した。

　その後、嶺岡帯内及び周辺地域において、新第三紀

前期中新世以降の各時代の地層中に嶺岡帯起源と考え

られる蛇紋岩類の礫や粒子が次々と見出された。たと

えば、嶺岡層群（榎畑層）（奥澤・久田 , 2004）、三浦層

群佐久間層（大崩層）（斎藤 , 1991; 奥澤・久田 , 2004）、
三浦層群千畑層（荒井ほか , 1990）、上総層群市宿層（荒

井ほか , 1990）、上総層群長浜層（高橋ほか , 2008）な

どである（図 21）。
　高橋ほか（2008）は上総層群長浜層中の蛇紋岩礫を

詳しく検討すると同時にこれらの各時代の蛇紋岩類を

総括し、クロムスピネルの組成は全体を通じてほぼ共

通であることを示し、前期中新世から現在まで、ほぼ

均質な組成をもつ一連の超苦鉄質岩体が、前弧域（現

在の嶺岡帯の位置）で、断続的に上昇・突出を繰り返

したと推定した。また、単斜輝石の組成は最も時代の

古い蛇紋岩砂岩が最も平衡温度が低く、現在露出する

蛇紋岩類が最も高く、その間の時代の蛇紋岩類の平衡

温度はそれらの中間の値を示すが、単純な直線状の変

化ではなく、ある程度の増減を示すこと、同一の地層

中の礫でも異なる平衡温度を示す岩石が混在するこ

と、などから、超苦鉄質岩体がマントルから上昇する

過程で異なる深度の岩石が混合したり上下関係が逆転

Geology of the Mineoka belt

Sample No. Locality Rock SiO2 TiO2 Al2O3 FeO* MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5

total
[wt%]

FeO*/
MgO

South Zone

91072604 Futomi, Kamogawa picrite basalt (gravel) 47.87 2.61 9.79 11.45 0.13 11.21 9.03 2.20 0.79 0.30 95.38 1.02

GR3905 Sonbo, Kamogawa basalt 48.27 0.83 18.67 9.51 0.16 4.05 9.16 4.35 0.35 0.11 95.46 2.35

GR3859 Kobata, Minamiboso basaltic andesite 56.46 1.35 15.10 8.13 0.13 5.49 7.00 4.46 0.39 0.27 98.78 1.48

GR3940 Kobata, Minamiboso basaltic andesite 57.55 0.52 16.57 7.33 0.14 3.61 7.98 2.66 1.31 0.12 97.79 2.03

West Zone

GR1602 Akabushi, Kyonan basaltic andesite 56.64 0.56 15.80 6.29 0.09 5.91 7.05 3.26 1.12 0.05 96.77 1.06

GR1598 Tago, Kyonan basalt 50.81 1.58 14.71 8.18 0.16 7.73 11.59 3.19 0.29 0.16 98.40 1.06

GR1595 Tago, Kyonan dolerite 54.65 1.64 14.52 8.64 0.13 5.57 7.55 3.78 0.93 0.31 97.72 1.55

GR4465 Takasaki, Minamiboso basalt 53.23 0.93 16.69 9.99 0.11 4.59 10.23 2.71 0.79 0.15 99.42 2.18

Okuzure Formation

GR6194 Mukaine, Kyonan picrite basalt (gravel) 42.39 1.49 6.15 11.68 0.16 24.05 6.47 0.60 0.16 0.14 93.29 0.49

GR6198 Nakaobara, Kyonan picrite basalt (gravel?) 40.38 0.86 3.91 12.02 0.17 32.14 4.16 0.10 0.04 0.09 93.87 0.37

表 1．嶺岡帯中のいくつかの火山岩類の全岩化学組成．
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する可能性や、マントル条件あるいは上昇・固体貫入

時にメルトや流体の局所的な循環や付加により岩体中

にさまざまな不均質性が生じる可能性があることを示

唆した。

　以上は、蛇紋岩類だけに注目した議論であるが、こ

の固体貫入・突出を繰り返した岩体は、蛇紋岩類（マ

ントルかんらん岩）だけではなく、その上位に存在し

た地殻下部～上部の岩石を構造的に取り込んだ複合岩

体を形成していたと考えられる。それらの複合岩体全

体の性質及びそれらの時代変遷を論じるには、蛇紋岩

類のみではなく他の岩石種についても検討を行う必要

がある。そこで、嶺岡帯を構成する代表的オフィオラ

イト様岩石である斑れい岩類及び玄武岩類について、

蛇紋岩と同様に時代変遷を議論することとする。

　先に述べた、嶺岡帯中に産出する斑れい岩類のうち、

斑れい岩礫が卓越する堆積性礫岩（斑れい岩質礫岩）は、

荒井ほか（1983）が報告した蛇紋岩砂岩と同様に、前

期中新世ごろに固体貫入・突出した岩体から供給され

たと考えられ、それは想定される複合岩体の一部であ

る可能性がある。本礫岩（南房総市古畑）では、斑れ

い岩のほか、閃緑岩、玄武岩、変玄武岩、安山岩、流

紋岩などの深成岩類及び火山岩類が多量に含まれるも

のの、蛇紋岩類や嶺岡層群堆積岩類はほとんど含まれ

ない（図 12）。しかし、近傍に蛇紋岩砂岩が分布して

おり、これらが連続する可能性もあろう。つまり、当時、

海底に礫や粒子を供給した固体貫入岩体の性質が比較

的短距離の間に変化していることが想定される。

　この斑れい岩質礫岩中の斑れい岩礫の岩石学的性質

は前述の通りで、現在貫入してきている岩体（蛇紋岩

中の構造岩塊や断層帯中の構造岩塊）と比べて性質が

かなり異なっている。つまり、後者がほとんど角閃石

斑れい岩あるいは輝石斑れい岩からなるのに対して、

斑れい岩質礫岩中のものは、かんらん石を含む未分化

な岩石が見られる一方、石英を含む分化の進んだ岩石

も少なからず認められ、バリエーションが大きい。単

斜輝石の組成にも違いが見られ（Ca 比が高い）、また、

斜長石も高い An 値を持つものが多い。以上の性質の

違いは、荒井ほか（1983）が蛇紋岩砂岩から推定した

中期中新世の蛇紋岩体と現在の岩体の性質の違いとよ

く一致している。

　この斑れい岩質礫岩中に含まれる玄武岩類に関して

は、まだそれほど詳しい分析を行っていないが、鏡下

での観察では、嶺岡山地主部などでよく産出するソレ

アイト質玄武岩（枕状溶岩）及び「平久里−峠帯」な

どで卓越するアルカリ玄武岩類（ホットスポット起源）

に類似するものはほとんど含まれない。単斜輝石を斑

晶として含む玄武岩類がいくつか見られるが［GR8577、
GR8588］、単斜輝石の TiO2 含有量がかなり低い値を示

すのに対して、Cr2O3 含有量がかなり高い値を示す（図

22）。Cr2O3 は 0.5 wt% を越えるものがあり、クロム透

輝石である（肉眼で透明感のある緑色を呈する）。これ

らは島弧性の未分化な岩石と言えよう。礫として安山

岩や流紋岩類が少なからず産出することからも、本礫

岩中の火山岩礫は島弧的な性格をもつ岩石が多いと判

断される。

　三浦層群佐久間層（大崩層）（中期中新世初期：約

16 Ma）に礫として含まれる岩石、特に斑れい岩類、

玄武岩類に関しては、まだ調査が進んでいない。肉眼

では、「平久里−峠帯」あるいは「法明−奥山帯」に産

出するアルカリ玄武岩類似の青灰色でかんらん石斑晶

を持つ玄武岩類が見出され、原産地からの距離も考慮

すると、これらとほぼ同一のものと推測される。斎藤

（1991）によれば、大崩層分布域内の数地点でそれぞれ

1 ～ 2％の斑れい岩礫が含まれるとされているが、筆者

が確認したのは鋸南町中根地区の１点のみで、ドレラ

イト～斑れい岩礫が見出されている［GR4286］。肉眼

で結晶が十分に見えるほど粗粒だが、鏡下では長柱状

斜長石が発達しその間を単斜輝石（淡褐色のチタンオ

ージャイト）や緑泥石化したガラスが埋めたドレライ

ト組織を示す。鉄鉱物も骸晶状を示す。斑れい岩類の

全岩分析で大崩礫岩中の礫として示したものがそれで

（図 13, 14）、アルカリ含有量や TiO2、P2O5 含有量が比

較的高く、ホットスポット起源の可能性が高い。

　三浦層群千畑層（中期中新世後期～鮮新世初期：約

6 Ma）では、荒井ほか（1990）が蛇紋岩礫を記載し、

嶺岡帯の蛇紋岩類と基本的特徴（クロムスピネルの組

成など）は同じであるが、角閃石を多く含むなど若干

異なる性質を持つことから、同じ環伊豆地塊蛇紋岩類

に属する別の岩体（かつて東京湾の浦賀水道付近に存

在したと推測される「不動岩岩体」）からもたらされた

ものと考えた。また、高橋・荒井（1994）は、玄武岩

礫について検討し、急冷組織の発達したアルカリ玄武

岩類が卓越し、化学組成の特徴から主にホットスポッ

N. Takahashi et al.

図 21．房総半島の蛇紋岩類及び蛇紋岩起源砕屑物の産出層準

（網がけ部分）．E: Early，M: Middle，L: Late．地質層序は

三梨ほか（1979）及び Ito (1992) に基づく．
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ト起源と推定されることを示した。なお、これらのア

ルカリ玄武岩類は嶺岡帯内でよく産出するアルカリ玄

武岩類とは鏡下での特徴が異なり、嶺岡帯のものは陸

上噴出のアア溶岩～塊状溶岩で流理構造を示す組織を

持つが、千畑層中のものは、前述のように急冷組織（デ

ンドライト）が発達し、水中噴出溶岩であると推測さ

れる。なお、一部には前述の大崩礫岩中のドレライト

礫に類似した粗粒の岩石も見られる｛高橋・荒井（1994）
で A-2 タイプとしたもの｝。

　この千畑層中には斑れい岩類の礫も含まれるが、こ

れまでほとんど研究がなされていない。なお、もとも

と千畑層の礫の多くは関東山地起源のものであり、そ

の中に嶺岡帯（不動岩岩体）起源の礫が少量混じるも

のである。この中に含まれる斑れい岩類には、嶺岡帯

起源でない関東山地や丹沢山地起源のものも含まれる

と予想され、それらの肉眼での区別は厳密には難しい。

礫の円磨度が高いものや、変質・変成の程度が高く斜

長石がほとんど分解しているような試料は、嶺岡帯の

ものではないと考えて、検討から除外した。

　嶺岡帯（不動岩岩体を含む）起源と考えられる斑れ

い岩礫の偏光顕微鏡観察の結果、単斜輝石、斜方輝石

を含む両輝石斑れい岩類が卓越し、かんらん石を含む

ものも存在することが判明した。ただし、かんらん石

はほとんどが蛇紋石に変質している。斜方輝石も変質

が進んでいるが（バスタイト化あるいはアクチノ閃石

化）、新鮮に残っている場合もある。単斜輝石はほとん

ど変質していない。ホルンブレンドも後期に晶出して

おり、単斜輝石を虫食い状に置換したり、結晶粒間を

充填している。この特徴は、嶺岡帯の斑れい岩質礫岩

中の斑れい岩礫でもよく見られたものである。

　これらの斑れい岩礫のいくつかについて、全岩主要

元素化学組成及び鉱物化学組成の分析を行った。分析

方法は、前述の嶺岡帯の岩石と同様である。全岩分析

では、SiO2 が 40 ～ 50％で、アルカリ含有量が 1 試料

を除き 1.5 wt％以下と低い値を持つ（図 14）。嶺岡帯

の八岡海岸転石や斑れい岩質礫岩の未分化なグループ

（かんらん石斑晶を持つ）と組成がよく類似する。アル

カリ含有量が高い 1 試料［GR187］は、砂時計構造が

発達する単斜輝石が卓越する岩石で、一部に急冷構造

も見られるドレライト的なものである（前述の玄武岩

類の A-2 タイプに近い）。全岩の TiO2 wt% も 1.70％と

割合に高い値を示す。また、FeO* 含有量、FeO*/MgO
が極端に高い試料も存在する［GR253］が、これは鉄

鉱物が多量に濃集したためであろう。

Geology of the Mineoka belt

図 22．嶺岡帯の玄武岩類の単斜輝石の化学組成．A) Mg# - TiO2 wt%，B) Mg# - Cr2O3 wt%．
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　鉱物の化学組成では、全岩組成でアルカリ含有量の

低いタイプは斜長石の組成が極めて An 成分に富み（An
値＝ 90 前後）、この点でも嶺岡帯の八岡海岸転石や斑

れい岩質礫岩の岩石と良く似ている（図 15）。共存す

る単斜輝石の Mg# もこれらと類似しており、海洋的な

性質は示さないと言える。これらも、水に富む低温の

条件下で生成したものと推測される。嶺岡帯との性質

の違いは、貫入・突出年代の違いのほか、これらが蛇

紋岩礫と同様に嶺岡帯とは若干性質が異なる不動岩岩

体を起源とするためかもしれない（環伊豆地塊蛇紋岩

帯の水平方向の不均質性）。なお、前述のアルカリに富

み、TiO2wt% が高い試料は、ホットスポット起源の可

能性がある。

　上総層群市宿層及び長浜層（第四紀中期更新世初期：

約 0.7 ～ 0.6 Ma）も、含まれる礫はほとんどが関東山

地起源の礫であり、嶺岡帯起源の礫はわずかである。

市宿層中の蛇紋岩礫については荒井ほか（1990）が検

討し、三浦層群千畑層と同様に不動岩岩体起源である

ことを示した。一方、長浜層中の蛇紋岩礫は房総半島

の嶺岡帯起源の可能性が高いことが示されている（高

橋ほか , 2008）。この礫岩中から、斑れい岩類及び玄武

岩類に関して、嶺岡帯起源の礫を抽出することは現在

のところできていない。長浜層の礫種組成を検討した

江藤ほか（2001）によれば、長浜層中に嶺岡帯起源の

砂岩が比較的多く含まれることが指摘されており、注

意深く調査すれば、嶺岡帯起源の斑れい岩類や玄武岩

類を見出すことができるかもしれない。これらは今後

の課題である。

　以上、蛇紋岩類に加えて、斑れい岩類や玄武岩類に

関して、房総半島の各時代中の地層に含まれる礫の岩

石学的性質を検討した。それらをまとめたものが図 23
である。

　最も初期の前期中新世に固体貫入・突出した岩体で

は、超苦鉄質岩類、斑れい岩類はともに比較的低温で

平衡にあったと推測され、また、玄武岩（火山岩）類

では未分化な島弧起源の岩石が多く含まれる。これら

は、発達初期の伊豆−小笠原弧（古伊豆弧？）の地殻～

上部マントルを構成していたものである可能性がある。

　中期中新世初期（三浦層群佐久間層）の貫入岩体に

関しては、玄武岩類についてはホットスポット起源の

アルカリ玄武岩・ドレライト類は含まれている。斑れ

い岩類、超苦鉄質岩類についてはデータに乏しく、詳

しい性質は不明である。

　後期中新世後期（三浦層群千畑層）では、玄武岩類

ではホットスポット起源のアルカリ玄武岩・ドレライ

ト類や一部に MORB タイプの岩石も含まれる。一方斑

れい岩類では、水に富み低温で平衡にあったと考えら

れる岩体が含まれ、前期中新世に貫入岩体に含まれて

いたものとそれほど変わっていない。超苦鉄質岩類に

ついては、異なる岩体（不動岩岩体）起源と推測され

るものの、現在の嶺岡帯主部で見られる岩石と比較的

類似した岩石から構成されている。

　中期更新世（上総層群長浜層）では、超苦鉄質岩類

については、現在の嶺岡帯主部の岩石とそれほど変わ

らないが、若干低い平衡温度を示す岩石が露出してい

る。斑れい岩類、玄武岩類に関しては不明である。

　そして、現在の貫入岩体には、玄武岩類としては

MORB タイプのものが卓越し、ホットスポット起源の

岩石も割合に多く含まれる（小川・谷口 , 1987, 1989; 斎
藤 , 1992; 高橋 , 1994; 佐藤ほか , 1999; Hirano et al., 2003
など）。斑れい岩類に関しては角閃石斑れい岩及び輝石

斑れい岩類が卓越し、過去のものよりは平衡温度の高

い岩石が露出するものの、水に富んだ環境はそれほど

変わらず、島弧的な性質を示す（Hirano et al., 2003；本

報告）。超苦鉄質岩類については、比較的高い平衡温度

から、背弧海盆の上部マントルを構成していた岩石が

露出すると推定されている（荒井・高橋 , 1988）。
　以上をまとめると、玄武岩類及び超苦鉄質岩類に関し

ては、初期のものが島弧的であるのに対して、現在見ら

れるものはより海洋的な性格に変わっている。一方、斑

れい岩類に関しては、若干の性質の変化はあるものの、

時代を通じて島弧的な性格を示すということになる。

図 23．嶺岡帯オフィオライト様岩類の岩石学的性質の時代変遷．

N. Takahashi et al.
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　この点に関しては、まだ検討の余地があるだろう。

地質学的な産状からみると、現在の嶺岡帯主部では、

玄武岩類と斑れい岩類はほぼ同様な産状を示す。それ

らの起源が異なるとすると、起源が異なる地殻どうし

を混合する過程を考えなくてはならないし、別の意味

では、それぞれの岩石のペアを構成していた岩石（島

弧起源の玄武岩類、海洋起源の斑れい岩類）の行方に

ついての問題も生じる。一方、現在の嶺岡帯で見られ

る玄武岩類と斑れい岩類がもともとペアをなすような

地殻がどこかに存在すると考えた方が単純なようにも

思われる。たとえば、現在の海洋域でも中央海嶺付近

から、石英閃緑岩、トーナル岩、トロニエム岩などの

通称‘plagiogranite’と呼ばれる珪長質の岩石が得ら

れているし（Cannat & Casey, 1995 など）、また、世界

の多くのオフィオライトの下部地殻セクションから

同様の珪長質岩の産出が報告されている（Alabaster et 
al., 1982 など）。Koepke et al.（2007）は、これらは中

央海嶺付近の下部地殻を構成する斑れい岩類が水の存

在下で部分融解を起こした結果生成したものと考えて

いる。

　一方、もともと海洋的な岩石と島弧的な岩石が共存

するような構造の地殻・マントルを考えることもでき

よう。具体的な例として、海洋性島弧である伊豆−小

笠原−マリアナ弧が挙げられる。同島弧はかつての海

洋（縁海）プレートである西フィリピン海盆上に新た

な沈み込みによって形成された島弧であり、海洋性の

基盤の上に島弧的な岩石が載る構造をなしている。伊

豆−マリアナ弧の地殻・マントルの構造や構成岩石につ

いては、近年、急速に調査・研究が進み、その実体が

明らかになりつつある（Suyehiro et al., 1996; Ishizuka et 
al., 2011 など）。嶺岡帯の構成岩石との比較検討も可能

になってきており、今後の課題である。

6. 考察

6-1. 嶺岡帯オフィオライト岩類の起源及びエンプレイ

スメントの過程

　これまで、嶺岡帯のオフィオライト様岩類の起源や

エンプレイスメントの過程に関しては、前述のように、

‘嶺岡プレート’のオブダクション、四国海盆拡大時の

トランスフォーム断層沿いの貫入、前弧オフィオライ

トの衝突付加など、様々な考えが提唱されている。こ

れまでに述べてきた嶺岡帯オフィオライト岩類の性質

やそれらの時代変遷に基づいて、その起源やエンプレ

イスメントの過程について検討してみる。

　Arai（1991）や荒井（1992）は、漸新世～前期中新

世の四国海盆拡大時にフィリピン海プレート北端部が

トランスフォーム断層に変化し、その断層に沿って環

伊豆地塊蛇紋岩帯のオフィオライト様岩類が貫入・突

出したと考えた。そして、四国海盆拡大初期には、古

伊豆・マリアナ弧｛現在の伊豆前弧（小笠原海嶺など）

と九州・パラオ海嶺を合わせたもの｝の地下深部を構

成する物質が貫入し、その後、四国海盆の拡大に伴っ

て、四国海盆の地下深部を構成する物質が貫入するよ

うに変化したと推定した。

　この考えに関しては、斑れい岩類についてもある程

度当てはまる。特に、当初に貫入したと考えられる岩

石（斑れい岩質礫岩中の礫）に島弧的な性質の岩石が

多く、特に深成岩類では分化の進んだ石英に富む石英

閃緑岩～トーナル岩類も少なからず含まれることが挙

げられる。現在の伊豆−小笠原弧の地下には、トーナル

岩質と推定される中部地殻が存在していることが物理

探査から判明している（Suyehiro et al., 1996）。このよ

うな珪長質の中部地殻が、前期中新世にはすでにある

程度形成されていて、それらからもたらされたと考え

ることもできよう。ただし、その後に貫入した斑れい

岩類が四国海盆下の下部地殻を構成するものかどうか

は断定できない。また、この考えの場合、四国海盆底

を構成する玄武岩類も取り込まれると想定されるが、

その年代（30 ～ 17 Ma）を示す玄武岩類は見いだされ

ていない。

　一方、‘嶺岡プレート’起源説が提唱された大きな理

由は、嶺岡帯で広く産出する MORB タイプの玄武岩（主

として枕状溶岩）の形成年代が 40 ～ 50 Ma と古く、太

平洋や四国海盆の海底を構成する玄武岩が持つ年代と

合致しないことである（小川・谷口 , 1987; 谷口ほか , 
1991）。しかし、‘嶺岡プレート’を考えなくとも、た

とえば、谷口ほか（1991）が指摘したように、古伊豆・

マリアナ弧の基盤として、現在のフィリピン海プレー

ト西半部を構成する西フィリピン海盆の海底が存在す

ることが挙げられる。四国海盆の拡大時にはそれらが

分断されて、古島弧を載せたまま東進したと想定され

る。西フィリピン海盆底の玄武岩類の年代は、DSDP
の掘削資料に基づき、ほぼ 40 ～ 50 Ma の値が示されて

いる（綱川 , 1985）。また、最近、小笠原弧前縁の海溝

陸側斜面の下部において、基部にマントルかんらん岩、

斑れい岩が存在し、その上位にシート状岩脈群や枕状

溶岩の岩体が重なる様子が確認され、その玄武岩類の

年代が 48 ～ 52 Ma を示している（さらにその上位に

46 ～ 48 Ma のボニナイトや高マグネシア安山岩が重な

る）（Ishizuka et al., 2006, 2011）。これらは嶺岡帯の玄武

岩類の年代とほぼ一致しており、その起源の候補の 1
つに挙げられよう。嶺岡帯ではまだボニナイトや高マ

グネシア安山岩は見いだされていないが、嶺岡帯の延

長と考えられている瀬戸川帯では高マグネシア安山岩

の産出が報告されており（大橋・白木 , 1981）、嶺岡帯

でも産出する可能性はあろう。また、ODP 第 125 節の

Site786 において、伊豆・小笠原弧中部の青ヶ島南東の

前弧海盆外縁の高まりにおける海底掘削が行われ、基

底部に始新世の火山岩類（安山岩、デイサイト、流紋

岩）が見出され、小笠原弧の延長部と推測されている

が（Leg125 shipboard scientific party, 1989; 白木・藤岡 , 
1992）、同コアでは、それらの火山岩類を覆って始新世

から漸新世にかけての石灰質泥岩が堆積している。こ

れらは、嶺岡帯に分布する嶺岡層群白滝層に相当する

ものの可能性もあろう。

　前弧オフィオライトに関しては、伊豆・マリアナ前

弧域では、蛇紋岩化したかんらん岩｛ハルツバーガイ

トを主とし、ダナイト（斜方輝石＋単斜輝石、かんら

Geology of the Mineoka belt
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ん石＋単斜輝石）、レールゾライト、ウェールライトを

含む｝、斑れい岩、玄武岩、安山岩、デイサイト、ボニ

ナイト、角閃岩、緑色片岩などの産出が報告されてお

り（Bloomer & Hawkins, 1983; Ishi, 1985; 石井 , 1985 な

ど）、これらは嶺岡帯の岩石類と類似するものも多く、

起源の候補の１つにはなりうる。しかし、前弧オフィ

オライトの起源及び形成メカニズム自体が明らかにな

っておらず、対比を行うにも現段階では不確定要素が

多い。これらについては、最近明らかにされつつある

伊豆・マリアナ弧全体の地殻・マントル構造の中での

位置づけが明らかになったうえで、比較検討がなされ

る必要があろう。

　以上をまとめると、嶺岡帯を構成する岩石は、伊豆・

マリアナ古島弧（前弧オフィオライトも含む？）及び

その基盤の西フィリピン海盆底の岩石である可能性が

高いと判断される。また、これらの岩石のエンプレイ

スメントのメカニズムとしては、瀬戸川帯から嶺岡帯

まで長大な距離に渡って類似した岩石が産出すること

や（荒井・石田 , 1987; 杉山・下川 , 1990 など）、嶺岡

帯においては長期に渡ってオフィオライト岩類の貫

入・突出が継続していることを考慮すると、Arai（1991）
や荒井（1992）が指摘したように、四国海盆拡大時の

フィリピン海プレート北端部のトランスフォーム断層

沿いに（垂直方向に広がりを持つ岩体が）形成され、

拡大終了後にそれらが（原型をほぼ留めたかたちで）

付加されたと考えるのが最も合理的と判断される。

6-2. 嶺岡構造帯の発達史

　これまでの嶺岡帯の構成岩石の考察から導きだされ

た結論をもとに、同地帯の発達史について、構成する

地層群との関係を含めて考察する。

　西南日本の前縁では、古第三紀始新世ごろまでに太

平洋プレートの沈み込みによって海溝付加体が形成さ

れていた（～四万十帯）。嶺岡帯を構成する堆積岩類の

うち、嶺岡層群榎畑層（砂岩頁岩互層）は、ほとんど

陸源性の砕屑物から成り、小川・谷口（1987）が指摘

するように、岩相の類似性からこのような四万十帯付

加体の一部と考えられる。

　その後、漸新世ごろに四国海盆の拡大が開始され、

西南日本前縁はトランスフォーム断層となり、古伊豆

弧が九州・パラオ海嶺と分かれて東進を始めた（Seno 
& Maruyama, 1984）。トランスフォーム断層（左横ずれ）

に沿って、古伊豆弧や基盤の西フィリピン海盆の地殻

～上部マントル物質が固体貫入し、一部は海底に突出

し、周囲に礫を供給した。これらの物質は主として保

田層群中に貫入している。保田層群の起源に関しては、

多量の凝灰質物質からり、陸源性砕屑物も含むことか

ら、本州弧と伊豆弧に挟まれた現在の相模トラフ類似

の海底という考えが示されている一方（谷口・小川 , 
1991）、砕屑物の化学組成から伊豆弧のものではなく東

北日本弧の火山噴出物との考えも提出されている（斎

藤ほか , 1992）。後者の場合、それらの堆積場は伊豆弧

よりもかなり東方に位置することになり、トランスフ

ォーム断層沿いにオフィオライト岩類を貫入させるこ

とが困難に思われる。四万十帯付加体（嶺岡層群）が

形成されていた海溝付近に、西方から伊豆弧が接近し、

その前弧域の北端付近に形成されていた保田層群がト

ランスフォーム断層によってオフィオライト岩類の貫

入を受けつつ、四万十帯付加体（嶺岡層群及びオフィ

オライト岩類）も構造的に取り込んだという過程が考

えやすい。

　四国海盆拡大終了後は、四国海盆を載せたフィリピ

ン海プレートの西南日本への沈み込み（北西方向）が

再開され、房総半島前面の海溝（相模トラフ）では新

しい付加体（南房総層群）が形成され始めるとともに、

かつてのトランスフォーム断層は、それまでとは逆セ

ンスの右横ずれの剪断応力を被るようになり、かつて

貫入・突出したオフィオライト岩体が再度上昇を始め、

外縁隆起帯（嶺岡帯）を形成したと考えられる。また、

その応力方向の変換時に外縁隆起帯周辺に右横ずれの

プルアパート堆積盆が形成され、隆起地塊から大量の

粗粒堆積物が供給された（三浦層群佐久間層）（斎藤 , 
1992）。この堆積盆からはずれた地域では、保田層群上

部から三浦層群下部にかけて地層は連続的に堆積した

（嶺岡帯南側の保田層群）。嶺岡帯は外縁隆起帯として

その後も上昇を継続し、北側には前弧海盆が形成され

た（三浦層群・上総層群）。上昇を続ける外縁隆起帯か

らは、オフィオライト岩類が継続的に上昇し、前弧海

盆堆積物中に礫を供給した（三浦層群千畑層、上総層

群市宿層・長浜層）。

　この外縁隆起帯としての嶺岡帯の活動（横ずれを伴

う上昇運動）は現在も活動を継続中であり（図 24）、

N. Takahashi et al.

図 24．嶺岡帯の発達史（前期中新世と現在）模式図．
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オフィオライト岩類のさらなる上昇とともに嶺岡帯内

の地層群を変形させ、軟弱な断層粘土を作り出し、地

すべりを頻発させているとみられる。三浦半島には活

断層が多数存在しているが（太田 , 1999）、房総半島

嶺岡帯では活断層は存在しないか、活動度はきわめて

低いと考えられている（千葉県 , 2001；Miyauchi et al., 
2006）。しかし、三浦半島と房総半島では現在見られ

る地形や地質構造の特徴は極めて酷似しており、房総

半島でも同様な変形作用を被っていることが十分に考

えられる。そして、そのような変形は、房総半島でも、

特に嶺岡帯（「鴨川‘地溝帯’北断層」と「鴨川‘地溝帯’

南断層」に挟まれた地帯）に集中しているとみられる。

このような観点からの、今後のさらなる調査が必要で

あろう。

7. まとめ

7-1. 房総半島嶺岡帯では蛇紋岩類、斑れい岩類、玄武

岩類、遠洋性堆積岩類などのオフィオライト様岩類が

産出するが、それらはほとんど断片的であり、周囲の

地層との産状関係が不明な場合が多い。そこで、これ

らの岩石の産状を明らかにする目的で詳細な地質調査

を行った。その結果、オフィオライト様岩類は保田層

群分布域内に何列もの平行する断層帯を形成して露出

することが判明した。断層帯は潜在的に蛇紋岩類を基

質としてその中にその他のオフィオライト様岩類を構

造的に取り込むような構成をなすと推測される（いわ

ゆる蛇紋岩メランジュ）。蛇紋岩類が目立たずに、他の

構成岩石が単独で保田層群中に露出する場合も認めら

れる。なお、この断層帯は現在でも活動が継続中であ

る可能性があり、それらを胚胎する保田層群は激しく

剪断変形を受け、粘土化するなどして、結果として地

すべりを頻繁に引き起こしていると推定される。そし

て、それらが地形にも大きく反映されていると考えら

れる。

7-2. 嶺岡帯及び周辺地域にはさまざまな時代に地表

（海底）に貫入・突出したと考えられるオフィオライト

様岩体やそれらを起源とする砕屑物が存在する。すな

わち、現在、嶺岡帯内に広く露出する蛇紋岩体（各種

岩石を構造岩塊として含む）は、現在に近い時代に貫

入・突出したものとして位置づけられる一方、嶺岡帯

内に分布する蛇紋岩砂岩や斑れい岩質礫岩は前期中新

世（嶺岡層群あるいは保田層群の形成時）に海底に貫

入・突出した岩体からもたらされたと考えられる。さ

らに、前期中新世以降の嶺岡帯周辺の各時代の地層中

にも、オフィオライト様岩類が礫として含まれる場合

があり｛三浦層群大崩層（1600 万年前）、同千畑層（600
万年前）、上総層群市宿層（70 万年前）、同長浜層（60
万年前）｝、それらはそれぞれの時代に海底に貫入・突

出した岩体から供給されたと考えられる。つまり、前

期中新世から現在まで、嶺岡帯のオフィオライト様岩

類が継続的あるいは断続的に上昇・突出を繰り返して

いることを示す。このことは、これらの岩体の当初の

エンプレイスメントの過程を考察する上で、大きな制

約条件となりうる。すなわち、当初に貫入した岩体が、

垂直方向にかなりのボリュームを持つものであったこ

とを示唆しており、このような岩体のエンプレイスメ

ントの過程としては、トランスフォーム断層やダイア

ピルが考えやすい。

　各時代に貫入・突出したオフィオライト様岩類の岩

石学的性質の時代による変化を見ると、前期中新世の

岩体は蛇紋岩類、斑れい岩類、玄武岩類ともに島弧的

な性質の岩石が多く、その後、時代を経るにつれて海

洋的な岩石が露出するようになっている（特に玄武岩

類）。ただし、斑れい岩類については、現在でもホルン

ブレンドや Ca に富む斜長石を主体とした低温で水に

富む環境で形成された岩石を主体とし、あまり海洋的

ではない。しかし、この点についてはさらに詳しい検

討を要すると考えられる。
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