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飛騨山脈北端の日本海岸に産する青海花崗岩の年代と化学組成
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end of the Hida Mountains, central Japan
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Abstract: A granite pluton, named Omi Granite, is exposed along the Japan Sea coast at the northern end of the Hida 
Mountains. This pluton was emplaced in the Permian strata, a member of the Hida Marginal Belt which is thought to be 
a tectonic boundary zone between the Hida Belt of a Paleozoic-Mesozoic continental block and the Mino Belt of Jurassic 
accretionary complex. The Omi pluton consists of medium-grained biotite granite, showing relatively low magnetic 
susceptibility lower than ~2.5×10-3 SI. Whole rock chemical analysis yielded 74.42 wt.% SiO2, and 4.47 wt.% K2O, 
slightly higher than the average K2O content of Japanese granitoids. K-Ar age dating for a purified biotite fraction 
yielded 92.5±2.3 Ma, which is consistent with published fission-track and U-Pb ages for zircons. These results suggest 
that the Omi Granite is a member of small granite plutons emplaced in the Hida Belt in the mid Cretaceous of 100±10 
Ma.
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要旨：飛騨山脈北端の断崖＝親不知・子不知の日本海岸には，延長約3kmの狭長な露出をなす花崗岩体が産
する．青海花崗岩と呼ばれるこの岩体は，飛騨外縁帯のペルム系に貫入し，中粒の黒雲母花崗岩からなる．海
岸の露頭で帯磁率を測定し，代表的な試料の年代と全岩化学組成を検討した．帯磁率は変化に富むが，2.5×10-3

SI前後かそれ以下の低い値で特徴づけられる．分析した試料の組成はSiO2：74.42 wt.%, K2O：4.47 wt.%で，日本
の花崗岩の平均組成よりいくぶんK2Oに富む．これと同一試料から分離濃集した黒雲母についてK-Ar法で年代
を測定し，92.5±2.3 Maの年代値を得た．この結果はジルコンについて報告された既報のフィッション・トラッ
ク年代やU-Pb年代と調和的である．低い帯磁率と併せて，青海岩体は飛騨帯に散在する約1億年前（100±10 
Ma）の小規模な白亜紀中期の花崗岩体群の一部と見なされよう．
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1．はじめに

日本列島はかつて東アジア東縁部に位置し，中新世（約

23~5 Ma：Maは100万年前の意）に起こった大変動で大陸

から離れ，現在のような弧状列島となったと考えられてい

る．背後には日本海の基になる海盆状構造ができたので，

この変動は「日本海拡大」などと称されることがある．こ

の大変動が起こった時期は，古地磁気学的研究などから中

新世早期の20~15 Ma頃とみられ（例えば，Otofuji et al., 

1985），この時代より古い日本列島の地層や火成岩などは，

アジア大陸東縁部で形成された地質体と考えられる．

白亜紀～古第三紀の125~50 Ma頃のアジア大陸東縁部は

激しい火成活動の場となり，大量の花崗岩や珪長質火山岩

が形成された．この時代の火成岩類は日本列島に広く分布

するだけでなく（例えば，佐藤ほか，1992），当時は日本列

島とひとつながりであったと想定される日本海対岸のロシ

ア極東シホテアリン地域にも広く分布している（佐藤，

2003; Sato et al., 2004）．この時代の珪長質火成活動は，日本

列島の鉱床形成史という枠組みでも重要な一時期を画して

おり（Ishihara, 1978, 1981; Sato and Kase, 1996），花崗岩岩石
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区と鉱床生成区という視点から鉱床の諸特徴が鉱床生成図

として纏められている（石原ほか，1992）．花崗岩岩石区を

区分する指標として重視されたのが年代と帯磁率であった．

帯磁率は，基本的には造岩鉱物としては微量な磁鉄鉱の量

に依存しており（Lindsley et al., 1966），花崗岩質マグマ固結

時の酸化還元状態を反映していると解される点で成因的に

も重要な指標である．微量な磁鉄鉱の量を肉眼観察や顕微

鏡観察で見積もるのは難しいが，携帯型の測定器を用いる

ことにより，野外でも簡単に帯磁率を計測できるという利

点も備えた指標であって（佐藤，2003），比較的短期間に日

本全土の概要が把握された（例えば，金谷・石原，1973; 

Ishihara, 1979）．Ishihara（1977）が提唱した磁鉄鉱系列・チ

タン鉄鉱系列（magnetite-series/ilmenite-series）という区分は，

研究初期に鏡下で計測した不透明鉱物（主に磁鉄鉱）の量

が基になっていたが，多数の帯磁率測定値を示すヒストグ

ラムではバイモーダルな分布が明瞭で，「日本花崗岩図」（佐

藤ほか，1992）では，酸化還元状態を強調するため低帯磁

率のグループを還元型，高帯磁率のグループを酸化型とも

表記した．年代や帯磁率に着目した花崗岩体の時空分布は，

日本列島の地体構造区分に調和的なだけでなく，随伴鉱床

の諸特徴（鉱種や硫黄同位体比など）とも調和的なことから，

花崗岩質マグマの成因から鉱床を形成した熱水の起源まで，

火成活動の本質的な側面を示しているものと考えられ，国

外でも同様の調査研究が試みられた（例えば，Ishihara and 

Sato, 1991; 佐藤，2003; Sato et al., 2004; Sato, 2012）．

「日本花崗岩図」（佐藤ほか，1992）は，1992年に京都で

開催された地質学の国際会議IGC（International Geological 

Congress）を記念して出版された「日本地質アトラス」（第

2版）の一部として編纂された図集の一葉であり，300万分

の1という縮尺の日本列島全図に花崗岩体の年代や帯磁率

の広域変化を図示し，Sr（ストロンチウム）やO（酸素）

の同位体組成，更には随伴鉱床の特徴まで把握しやすいよ

うにデザインするため，未調査の小岩体などは割愛せざる

を得ないという事情があった．本稿で取り上げる飛騨山脈

北端の日本海岸に産する青海岩体はその一例である（註1）．

群馬県の主要部は東北日本弧と西南日本弧の間に分布す

るフォッサマグナ地域に位置し（註2），県南部の関東山地

や北東部の足尾山地から越後山脈南端部にかけた山地を除

く広い地域が中新世以降の新しい地層や火山噴出物に被わ

れるため，上記の「日本海拡大」以前に大陸縁で形成され

た地質体の露出は少ない．白亜紀～古第三紀花崗岩の産地

は，関東山地北縁部にあたる下仁田地域と足尾山地以北の

山地に限られるが（図1），これまで年代を含めて詳しい研

究は行われていなかった．下仁田地域には白亜紀とみられ

る花崗岩が露出するが，破砕や変質が著しくK-Ar法など従

来の年代測定技術では信頼できる年代値が得られなかった

からである．近年になって微細な副成分鉱物であるジルコ

ンのU-Pb年代を測定できる装置が普及し，この測定技術を

下仁田地域の花崗岩体に適用したところ，約70 Ma（滑岩体）

と約100 Ma（千平岩体）という明瞭に異なる2つの時代の

岩体が確認された（佐藤ほか，2018）．いずれも破砕や変

質を受けているため低い帯磁率から直ちに還元型と判定す

る訳にはいかないが，鏡下の観察からは元々磁鉄鉱に乏し

かったと推定される．西南日本弧では，南側の山陽帯に還

元型が，北側の山陰帯に酸化型が分布する傾向が明瞭であ

るが（例えば，Ishihara, 1979; 佐藤ほか，1992），飛騨地域

には小規模ながら約100 Maの還元型花崗岩体も知られてい

るので（図1のAW），対比については慎重を期する必要が

ある．ここで取り上げる青海岩体については，約93 Maの

フィッション・トラック年代が報告されているが（石橋，

1986），帯磁率については未測定であった．そこで，2001

年の予察調査で露頭の帯磁率を測定し，採取した試料の黒

雲母を抽出してK-Ar法で年代を測定するとともに，全岩の

化学組成を分析したが，部分的な検討に留まったため結果

は未公表のままになっていた．今後の研究に資するため，

ここに検討結果を報告して記録に残すことにしたい．

図1． 本州中部の白亜紀－古第三紀花崗岩体の分布と青海花崗岩体の
位置．

　花崗岩体の分布は「日本花崗岩図」（佐藤ほか，1992）を一部改訂，
簡略化．MTL：中央構造線, ISTL：糸魚川－静岡構造線, TTL．棚倉構
造線．飛騨外縁帯（HMB）は山田ほか（2001, p.116）による．AWはア
ワラ谷花崗岩体．
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図１．本州中部の白亜紀－古第三紀花崗岩体の分布と青海花崗岩体の位置

   File: 本州中部の白亜紀－古第三紀花崗岩体の分布(2023)v4（印刷用）改訂版
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図2．青海花崗岩体の試料採取地点と岩体周辺の地質概略．
　5万分の１地質図幅「糸魚川」（長森ほか，2018），「小滝」（長森ほか，2010）および「泊」（竹内ほか，2017）を簡略化．この図の地域は，従
来の「飛騨外縁帯」の北端部にあたる構造帯とみられ（図1），北西－南東方向に延びる古生代（主にペルム紀）の地質体が断層を介して帯状配
列をなし（図の左下の凡例群），その一部を白亜紀の青海花崗岩体が貫き，白亜紀－古第三紀の火山岩類や砕屑岩層が不整合に被う（図の左上
の凡例群）．5万分の1地質図幅では，古生代の地質体を北東から南西に向かって，以下の5帯に分けた．（1）舞鶴帯相当層：虫川層（ペルム紀の
泥岩・砂岩・礫岩）とデボン紀の苦鉄質火成岩塊（琴沢火成岩類）およびペルム紀の苦鉄質変成岩塊（倉谷変成岩），（2）姫川複合岩体：チャー
ト・泥岩・砂岩からなるペルム紀付加体，（3）青海石灰岩体：石炭紀－ペルム紀の石灰岩に玄武岩を伴う，（4）外縁帯相当層：小滝層（ペルム
紀の泥岩・砂岩・珪質凝灰岩・チャート・玄武岩），および（5）蛇紋岩メランジュ帯：石炭紀の高圧変成岩（蓮華変成岩類）を含む時代未詳の
蛇紋岩体．これら古生界を被う白亜紀火山岩層としては，図の西部に分布する親不知層や図の南東端部に分布する一本松層（いずれも安山岩－
デイサイト質）が知られ，一本松層の下位に産する砂岩・礫岩を主とする赤禿層にも凝灰岩層が挟まれる．古第三紀の流紋岩類からなる石坂層
は青海石灰岩体や白亜系を不整合に被う．AとBは青海花崗岩体の観察地点で，A地点付近の試料のジルコンにつき92.7±5.9 Maのフィッション
トラック年代（石橋，1986）と114.0 Maから90.8 MaにわたるU-Pb年代（長森ほか，2018）が報告されており，B地点で採取した試料の黒雲母に
つき92.5±2.3 MaのK-Ar年代が得られた（本研究）．Au：金鉱山跡（三保倉鉱山; この西1.5 km付近に橋立鉱山跡），Jd：ヒスイ産地．

2．青海花崗岩体周辺の地質概略

飛騨山脈北端部の日本海岸は，「親不知・子不知」と称

される断崖になっている．その東半部にあたる新潟県糸魚

川市青海町西部の子不知海岸には，約3 kmにわたって花崗

岩が露出し，青海花崗岩とよばれる（石橋，1986）．新潟

県地質図改訂委員会（2000）による地質図説明書では

（p.24），この花崗岩を「青海－蓮華帯の変斑れい岩と古生

層を貫く黒雲母花崗岩」と記述されている．一方，5万分

の1地質図幅「糸魚川」では，海岸から陸側へ最大幅0.7 

kmの岩体を描くとともに，説明書では「舞鶴帯構成岩類

に貫入すると判断されるものの，周囲の母岩への接触変成

作用は確認できなかった」と記述されている（長森ほか，

2018, p.19）．

このように，青海花崗岩体が迸入したとみられる地質体

の位置づけは，報告書によって異なる．この地域は飛騨帯

と美濃帯の構造境界としての飛騨外縁帯の北東端部にあた

り（図1），古生代の地層や変成岩類が複雑に入り組んだ地

帯である．亀井（1955）による「ひだ外縁構造帯」の提唱

以来多くの研究がなされてきたが，飛騨外縁帯の成因につ

いてはまだ定説がないとされる（束田，2006）．青海岩体

周辺の地質に関する上記の記述にもその状況が現れている

のであろう．ここでは，近年刊行された5万分の1地質図幅

「糸魚川」・「小滝」・「泊」（長森ほか，2010, 2018; 竹内ほか，

2017）を簡略化した地質図を図2に示し（註3），これに我々

の観察地点や試料採取地点を示した．
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図２．青海花崗岩体の試料採取地点と岩体周辺の地質概略
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図２．青海花崗岩体の試料採取地点と岩体周辺の地質概略 図２
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この図2の地域は，図1に示したように，従来の「飛騨外

縁帯」の北東端部にあたる構造帯とみられ，北西－南東方

向に延びる古生代（主にペルム紀）の地質体が断層を介し

て帯状配列をなし（左下の凡例群），その一部を白亜紀の

青海花崗岩体が貫き，白亜紀～古第三紀の火山岩類や砕屑

岩層が不整合に被う（左上の凡例群）．5万分の1地質図幅

「糸魚川」・「小滝」・「泊」では，古生代の地質体を北東か

ら南西に向かって，以下の5帯に分けている．（1）舞鶴帯

相当層：虫川層（ペルム紀の泥岩・砂岩・礫岩）とデボン

紀の苦鉄質火成岩塊（琴沢火成岩類）やペルム紀の苦鉄質

変成岩塊（倉谷変成岩），（2）姫川複合岩体：チャート・

泥岩・砂岩からなるペルム紀付加体，（3）青海石灰岩体：

石炭紀－ペルム紀の石灰岩と玄武岩，（4）外縁帯相当層：

小滝層（ペルム紀の泥岩・砂岩・チャート・玄武岩），お

よび（5）蛇紋岩メランジュ帯：石炭紀の高圧変成岩を含

む時代未詳の蛇紋岩体．これら古生界を被う白亜紀火山岩

層としては，図の西部に分布する親不知層や図の南東端部

に分布する一本松層（いずれも安山岩～デイサイト質）が

知られ，一本松層の下位に産する砂岩・礫岩を主とする赤

禿層にも凝灰岩層が挟まれる．古第三紀の流紋岩類からな

る石坂層は青海石灰岩体や白亜系を不整合に被う．白亜紀

以降とみられる安山岩－デイサイトの岩脈や断層に沿う蛇

紋岩脈も産するが，この図では省略されている．

青海花崗岩体は上記の（1）に貫入したとされ，「糸魚川」

図幅の青海川左岸側の虫川層中にも花崗岩の小露出が描か

れているが，既述のように熱変成作用は確認されていない

という（長森ほか，2018, p.19）．花崗岩試料を採取した海

岸では，付加体の混在岩に似た泥質岩ホルンフェルスの転

石を見出し，青海岩体による熱変成の可能性が想起された

が，我々も青海岩体と虫川層の貫入関係は確認できていな

い．また，「糸魚川」図幅では，青海花崗岩体の南西端部

が青海石灰岩体とも接しているが（図2），石灰岩体中に熱

変成岩やスカルンは認められていない．このことから，青

海花崗岩体と青海石灰岩体とは，少なくとも現在の地表部

付近では断層接触の関係にあると推定される．

この地域でよく知られた鉱床としては橋立金山の含金石

英脈が挙げられる（図2の中央下端にある三保倉鉱山跡を

示すAuのマークの西1.5 km付近）．小野　健（2001，私信）

によれば，戦後も1960年代まで採掘が行われ，青海川上流

の金山谷には旧坑が散在する．鉱床の形成時期は不明であ

るが，結晶片岩中に胚胎する30－40度に傾斜した幅10－30 

cmの石英脈が観察されるという．竹内ほか（2017, p.102–

103）は橋立鉱山跡の現状を写真で紹介している．

3．青海花崗岩体の帯磁率測定と試料採取

青海花崗岩体の良好な露出は海岸に限られる．交通の難

所でもある「親不知・子不知」をトンネルや高架橋で通過

する道路から海岸に下りるのは容易ではないが，2001年の

調査時には，国道8号から図2のAとB2地点の海岸露頭に比

較的容易に到達することができた．A地点は，かつて石橋

（1986）がフィッション・トラック年代を報告した試料の

採取地点に近いと推定され（註4），後述の長森ほか（2018）

によるU-Pb年代測定用の試料採取地点に相当するとみられ

る．A地点周辺に露出する花崗岩は中粒の黒雲母花崗岩で，

露頭で測定した帯磁率は（註5），1–3×10-3 SIと低めの値が

一般的であり，部分的には0.5×10-3 SIを下まわるような低

い値も得られた．露頭には東西系の割れ目が発達し，その

一部には安山岩の岩脈が貫入しており，その近傍で0.5×

10-3 SIを下まわる低い帯磁率が見出された．割れ目の発達

や岩脈の貫入が花崗岩に二次的な影響を与えた可能性が考

えられるため，この露頭はK-Ar年代測定試料の採取対象と

しては不的確だと判断した．安山岩脈は幅0.1–1 mで，帯磁

率は10–11×10-3 SIを示し，輝石だったと推定される斑晶は

変質により緑泥石や炭酸塩鉱物に変わっているため，この

岩脈もK-Ar年代の検討対象としては不向きと思われた．な

お，石橋（1986）は年代測定試料を「勝山東方の沢の入り

口で採取した複雲母花崗岩」としているが（註4），我々が

A地点の露頭で採取した試料（No.01111801）には幅約1 cm

のアプライト脈が含まれ，その近傍に鏡下でごく微量の白

雲母（<0.6 mm）が見出されたものの，野外では白雲母の

存在を認識できなかったため，この報告では「黒雲母花崗

岩」とした．

B地点では，国道8号の2つのトンネルをつなぐ橋梁の脇

から工事用道路を経て海岸に下りることができた．国道の

「向山洞門」の下にあたる．露頭の岩相はA地点によく似た

黒雲母花崗岩で，一部に幅1–2 mに及ぶアプライトの岩脈

が見られたが，割れ目が少なく安山岩質の岩脈も見られな

いので，A地点に比べて年代測定試料の採取には好適と判

断された．後述のように，鏡下観察でも，この判断が裏付

けられた（註6）．露頭の帯磁率は1–3×10-3 SIと低めの値が

一般的であることはA地点と同様であるが，幅約20 cmのア

プライト岩脈で5×10-3 SIに達するやや高い測定値も得られ

た．年代測定と全岩分析用の試料は，削岩機の孔の跡が残

る新鮮な岩塊から採取した．この岩塊が直上の工事現場か

らもたらされたことは疑う余地がなく，削岩孔は新鮮な試

料を採取する場合の目安のひとつであることが経験的に分

かっていたからである．この試料（No.01111805）の鏡下
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の特徴は次項で記述するが，岩石切断機で成形した平滑な

面で測定した帯磁率は2.5×10-3 SIであった（表2，註5）．

4．K-Ar年代と全岩化学組成の検討

採取した試料の中で代表的かつ最も新鮮と判定した試料

（No.01111805）につき，黒雲母のK-Ar年代と全岩の主成分

および微量成分の化学組成を検討した．

4.1．岩石の特徴と年代測定試料の調製および測定結果

黒雲母はカリウムを含む主要な造岩鉱物であり，この岩

石中に自形～半自形の結晶（<1.5 mm）として含まれ，20 

%程度が緑泥石化している．しかし，斜長石・カリ長石と

も新鮮で，絹雲母化はごくわずかであり，これまでの研究

で測定対象としてきた花崗岩試料と比べ変質程度の点で許

容範囲と言える．石英に波動消光は認めがたく，黒雲母の

劈開や斜長石のアルバイト双晶にも変形の痕跡は認められ

なかった．磁鉄鉱は自形～半自形（<0.5 mm）で，黒雲母

に伴うものが多いが，孤立して産する場合もある．微量の

アパタイトやジルコン結晶（<0.1 mm）も観察された．斑

晶としての白雲母は認められなかった．ちなみに，A地点

で採取した花崗岩（No.01111801）では，黒雲母の半分程

度が緑泥石化し，長石の絹雲母化も上記試料（No.01111805）

より進んでおり，黒雲母や斜長石に変形の痕跡は認められ

ないものの，石英に微かではあるが波動消光が認められた．

以上の鏡下観察からも，K-Ar年代測定用の試料採取にはA

地点よりB地点の方がよいことが確認された． 

K-Ar年代の測定に供する黒雲母試料の調製は以下のよ

うであった．（1）ジョークラッシャーとディスクグライン

ダーで粉砕した試料から篩振とう器を用いて60～ 80メッ

シュの粒度のものを選び，（2）ハンドマグネットを用いて

磁鉄鉱や鉄粉（主にディスクグラインダーから）を除去し，

水で微細粒粉末を洗い流した後に約65℃で乾燥，（3）アイ

ソダイナミック・セパレーターで黒雲母を濃集，（4）最後

に重液（ヨウ化メチレン）を用いて，わずかに残った不純

物（石英や長石の付着した黒雲母粒子など）を除去，（5）

双眼顕微鏡下で純度を確認．以上の操作で高純度の黒雲母

試料が得られ，不純物は1 %を超えないと見積もられた．

年代の測定は米国のAllegheny Technologies社に依頼して行

われ，92.5±2.3Maという結果を得た．年代の計算に用い

た壊変定数などデータの詳細は表1に纏めて示した．

4.2．全岩分析試料の調製と分析結果

全岩分析用の粉末試料は，年代測定用の黒雲母を抽出し

たのと同一の岩石を粉砕して調製した．花崗岩は一般に粗

粒であり，Sn・W・Moなどの鉱床構成元素にも着目して

いるため，以下のような手順で作業を進めた．（1）ジョー

クラッシャーで粗粉砕，（2）粗い粒子は鋼鉄製の手動式ス

タンプミルで追加的に粉砕，（3）砂状の試料から均等にな

るよう注意して縮分し（例えば円錐四分法で）約100グラ

ムを分取，（4）メノウ製乳鉢をセットした振動ミルで微粉

砕して調製した粉末をポリ瓶に保存．今回はこの粉末試料

の一部をオーストラリアのシドニーにあるMacquarie 

UniversityのB.W.Chappell教授の支援を得て，蛍光X線分析

法により分析した．分析法の詳細はHeckel et al.（1991）に

記述されている．分析結果を表2に纏め，下端部には帯磁

率とK-Ar年代も付記した．

5．考察：飛騨地域の花崗岩と鉱床の形成史に

おける青海花崗岩体

5.1．既存の年代データとの比較

青海花崗岩体の放射年代としては，既述のように石橋

（1986）により92.7±5.9Maのフィッション・トラック年代

が報告されていたが，近年5万分の1地質図幅「糸魚川」作

成過程でLA-ICP-MSでジルコンのU-Pb年代を測定し，114

～ 91Maというかなりの幅をもった年代値が報告された（長

森ほか，2018, p.19）．今回我々が黒雲母について得た92.5

±2.3 MaというK-Ar年代は，これら既存の年代値と一応調

和的と言えるが，詳しく見ると以下のような問題が残る．

表1.　飛騨山地北端の親不知－子不知海岸に露出する青海花崗岩のK-Ar年代.
Table 1.  K-Ar age of Omi Granite exposed along the Oyashirazu-Koshirazu coast in the northern end 

of the Hida Mountains.

Sample No. Rock
（Dated material）

40Ar*
（scc/g×10-5）

40Ar*
（%）

K
（%）

Age
（Ma）

01111805 Biotite granite
（Biotite）

2.75
2.70

96.4
96.2

7.39
7.39

93.3±2.3
91.6±2.3
92.5±2.3（av.）

λβ=4.962×10-10/y, λｅ=0.581×10-10/y, 40K/K=0.01167 atom %（Steiger and Jäger, 1977）, 40Ar*：radiogenic Ar.
Analyst：K. Noyes, Allegheny Technologies.
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石橋（1986, p.14）は，測定対象としたジルコンはメタ

ミクト化してトラック（ウランの核分裂飛跡）が計数でき

ないものが多く，計測できた個々の粒子年代が大きくばら

ついていたと指摘して，複雑な冷却史を推定した．長森ほ

か（2018, p.19）による112個の測定点のうちコンコーディ

ア曲線にのるデータは42個で，それらも上記のような23 

m.y.に及ぶ幅の広い年代を与え，年代値が5つのピークを

つくり，最も若い年代ピークが90.8±1.1 Maであったとい

う．測定に用いたレーザービームのサイズが書かれていな

いが，直径が約25μmとすれば（例えば，佐藤ほか，2018），

複雑な結晶成長と熱史を経たジルコン結晶の径25μm程の範

囲を一括して測定してしまっている可能性がある．最も若

い年代ピークの90.8±1.1 Maがジルコン結晶の最外殻部の

年代として青海花崗岩体の固結年代を示すのだとすれば，

閉鎖温度の高いジルコンのU-Pb年代が，閉鎖温度が比較

的低く冷却年代を示すと考えられるフィッション・トラッ

ク年代やK-Ar黒雲母年代よりいくぶん若いとはいえ誤差

範囲でほぼ一致するという結果は重要である（註7）．これ

ら3種類の年代データが何れも正しいとすると，青海岩体

は貫入固結して急速に冷却したことになる．それでは，ジ

ルコンのU-Pb年代が粒子ごとあるいは測定点ごとに大き

く異なる年代を示したという観察事実はどう解釈すればよ

いのだろうか．

フィッション・トラックとは，文字通りウラン（U）の

自発核分裂による飛跡であり，鉱物やガラスに残された損

傷である．その損傷を化学薬品を用いて拡大し，光学顕微

鏡で計測して年代を求めるのが，フィッション・トラック

法である．メタミクト化した鉱物では，放射壊変の影響を

受けて結晶格子が損傷を受けているので，UやPbが二次的

に散逸し，U-Pb年代にも影響を与える可能性が指摘され

ている（例えば，Mezger and Krogstad, 1997; Geisler et al., 2007; 

McGlon et al, 2016）．U-Pb年代が測定されたA地点の試料

（長森ほか，2018）とフィッション・トラック年代が測定

された試料（石橋，1986）は異なるので（註4），それぞれ

で観察された年代値の大きなバラツキが共通の原因による

のかどうかは分からないが，同一岩体の近接地点で採取さ

れたジルコンが共に分散の大きな年代値を示したという事

実は，むしろ興味深い観察結果と思われる．同一試料のジ

ルコンを両方の手法で年代測定した結果を比較し，鉱物学

的に詳しい検討を加えることで，年代値のバラツキに関す

る手掛かりが得られるかも知れない．

5.2． 飛騨地域の火成活動史と鉱床生成区からみた　　　

青海花崗岩

青海花崗岩体がK-Ar黒雲母年代の約93 Maに貫入したと

して，この活動を飛騨地域の火成活動の中にどう位置づけ

ればよいだろうか．既存の年代データを俯瞰すると，飛騨

地域の白亜紀以降の火成活動は，途切れることなく一様に

続いた訳ではなく，以下のような活発な3時期に区分でき

るように思われる．（1）白亜紀中期（ca.110~90 Ma），（2）

白亜期末～古第三紀初期（ca.70~55 Ma），（3）中新世以降

（<ca.20 Ma）.（3）は更に細分できると思われるが，ここ

表2.　青海花崗岩の化学組成
　　（試料番号：01111805).
Table 2. Chemical composition of Omi 
Granite（Sample No.:01111805）.

Major elements（wt.%）
SiO2 74.42
TiO2 0.13
Al2O3 13.40
Fe2O3 1.22
MnO 0.05
MgO 0.44
CaO 1.07
Na2O 3.62
K2O 4.47
P2O5 0.04
S <0.01
LOI 0.98

Total 99.85
Minor elements（ppm）

V 4
Cr 15
Co 6
Ni 1
Cu <0.3
Zn 24
Ga 12.3
Ge 1.3
As <0.5
Se 0.3
Rb 150
Sr 107
Y 12
Zr 73
Nb 8.1
Mo <0.2
Cd <0.2
In <0.3
Sn 1.8
Sb <0.5
Te <1.0
Cs 6.4
Ba 448
La 13
Ce 26
Hf 4.0
Ta 1.4
W 1.6
Tl 1.5
Pb 26
Bi 0.4
Th 12.4
U 4.3

Magnetic suscdptibility
（×10-3 SI） 2.5

K-Ar age of biotite（Ma） 92.5±2.3
Magnetic susceptibility was measured 
on sawed flat surfaces using 
Kappameter KT-5.
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では一括した．山田ほか（2001）は，（1）に関連して親不

知火山岩層（図2の西端部から西側に広く分布）の安山岩

質溶岩2試料につき約90 Maと約97 Maの全岩K-Ar年代を報

告するとともに，花崗岩体に関する既存の年代データ（石

橋，1986; 柴田・内海，1995; 内海ほか，1995など）も合

わせて，約1億年前の火成活動を強調した．今回我々の得

た青海花崗岩体のK-Ar年代データは，石橋（1986）や長

森ほか（2018）の結果ともほぼ調和的であり，岩体の規模

としては比較的小さいながらも，「白亜紀中期のエピソ

ディックな火成活動」（mid-Cretaceous episodic magmatism）

の一部と位置づけられそうである．

火成活動に伴う鉱化作用に着目すると，（1）の活動に伴

う顕著な金属鉱床が知られていないのに対して，（2）には

山陰帯を特徴づけるPb-ZnやMoの鉱床を伴う点が注目され

る（例えば，石原，1968; 石原ほか，1992）．神岡Pb-Zn鉱

床は68~63 Maに（佐藤・内海，1990），中竜Pb-Zn鉱床や

平瀬Mo鉱床は62 Ma頃に（Shibata and Ishihara, 1974; 改訂

された壊変定数で再計算）形成されたと考えられ，北アル

プスの古第三紀花崗岩体にもMo鉱床が伴われる（Ishihara 

et al., 1990）．（1）と（2）の鉱床学的な差異の原因は，興

味深い課題であるが，よく分かっていない．そもそも，そ

れぞれの時代の火成活動を一括して扱ってよいのかどう

か，更に詳しい検討も必要であろう．例えば青海花崗岩体

（約93 Ma），親不知火山岩層（約97 Ma, 約90 Ma），北又谷

花崗閃緑岩体（約89 Ma）など地理的にも年代的にも比較

的近い火成岩体を取り上げて岩石学的な比較を試みるなど

の検討が望まれる．

5.3．花崗岩の岩型区分と青海花崗岩体

「日本花崗岩図」（佐藤ほか，1992）で提示した酸化型・

還元型という花崗岩の2区分は，冒頭にも記述したように，

Ishihara（1977）のmagnetite-series/ilmenite-seriesという区分

が基本的には酸化還元状態の反映であることを強調するた

めであった．花崗岩質マグマが酸化的であれば磁鉄鉱が酸

化物として安定的に晶出できるが，還元的であればマグマ

中の鉄（Fe）が酸化物ではなく黒雲母や角閃石などFeを含

む珪酸塩鉱物として晶出することになると考えられる．晶

出する磁鉄鉱は造岩鉱物としては少量であるが，岩石の帯

磁率に鋭敏に反映されるので，帯磁率を測定するだけで酸

化型か還元型かの目安は容易に付けられるという利点があ

ることも既に述べたとおりである（佐藤，2003）．ただし，

地殻内の状態は多様であって，酸化還元状態は連続的に変

化する物理化学的な変数のひとつである．磁鉄鉱の晶出の

タイミングや量は，マグマの化学組成や温度・圧力条件に

も規定されるであろうし，それらの要素が時間とともに変

化するであろうから，酸化型（magnetite-series）は磁鉄鉱

を含み，還元型（ilmenite-series）は磁鉄鉱を欠くというよ

うに明確に分けられるわけではない．「日本花崗岩図」に

も示したように，多数の花崗岩の帯磁率測定データのヒス

トグラムは明瞭なバイモーダルパターンを示すものの，実

際には中間的な測定値も見出されるのである．例えば，南

部フォッサマグナに産する甲府岩体は多様な帯磁率を呈す

る例であるが，酸化型を主とする岩体の周辺部に四万十帯

の堆積岩の影響によるとみられる還元型が分布し，酸化型

との境界部に中間的な帯磁率を示す部分が見出されている

（佐藤・石原，1983; Sato, 1991）．このような事例を考慮し

て，酸化型・還元型（magnetite-series/ilmenite-series）の境

界はデータ集が示すバイモーダルなピークの谷間におかれ

たのである（佐藤，2003）．この境界は比帯磁率では50–

100×10-6 e.m.u./gとされ，帯磁率では約2-3×10-3 SIにあた

る（佐藤・石原，1983の第2図）．

以上に詳述した花崗岩系列あるいは酸化型・還元型の区

分に関する経緯に基づくと，青海花崗岩は両者の中間的な

帯磁率を示すということになる．ただし，1×10-3 SI前後

よりも低い帯磁率の測定には最大30 %に及ぶ測定誤差が

含まれることがあるので（佐藤・石原，1983），とくに野

外での低い測定値を基に厳密な議論を進めるのは余り生産

的ではないと思われる（註8）．青海花崗岩体は，酸化型に

典型的な10–50×10-3 SI という値と比べ，著しく低い帯磁

率を示すという特徴を指摘しておきたい．

なお，全岩組成の少なくとも主成分組成については，酸

化型・還元型の間にFe3+/Fe2+比以外には系統的な差は見出

されていない．今回の青海花崗岩の分析は蛍光X線分析法

によるのでFe3+/Fe2+比を求めることはできないが，日本の

花崗岩の平均化学組成（Aramaki et al., 1972）よりいくぶ

んかK2Oに富むことが指摘される．主成分組成による火山

岩の区分でよく使われるK2O-SiO2 ダイヤグラムやTAS 

（total alkali-silica）ダイヤグラムに基づくと（Le Maitre, 

2002），high-K typeの流紋岩に相当する．青海岩体はその

ような流紋岩質マグマが地下で固結し，隆起して現在は地

表に出現している地質体ということになろう．飛騨地域に

はこの様な流紋岩質マグマの噴出相に相当する火山岩は無

いのであろうか．

この地域に分布する他の白亜紀－古第三紀火成岩類と比

較してみたいが，全体を総括したような文献を見出すこと

ができなかったので，ここでは青海花崗岩の分析結果の提

示に留め，飛騨地域の他の白亜紀中期の岩体の予察結果も

合わせて，稿を改めて考察したい．
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6．あとがき

　青海花崗岩体の黒雲母について得られた92.5±2.3 Maと

いうK-Ar年代が，詳しい検証が求められるものの，ジル

コンについて得られた既存のフィッション・トラック年代

やU-Pb年代とほぼ調和的であることから，この岩体が白

亜紀中期の飛騨地域に起こったエピソディックな火成活動

の産物であることが確認されたと言えよう．この時期の花

崗岩体だけでなく飛騨地域の白亜紀～古第三紀の花崗岩体

の規模が，飛騨山脈南部を除くと山陽帯に比べて小さいの

は何故だろうか．「日本海拡大」前の飛騨地域はロシア極

東シホテアリン地域の南西延長域に想定されることが多

い．シホテアリン地域には白亜紀～古第三紀の花崗岩が広

く分布し，その主要な形成時期が120-50 Maにわたる点で

は日本列島と類似する（佐藤，2003; Sato et al., 2004; 佐藤

興平，未公表資料）．今後は両地域を包括した花崗岩活動

と鉱床形成の歴史を構築する必要があろう．その際に，青

海花崗岩体は規模が小さいとは言え，重要な位置を占める

ことになるかも知れない．
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＜註＞

註1）青海の英語表記にはOumi, Ohmi, Omiなどが考えられ

よう．かつて当地の蛇紋岩中のアルビタイト（曹長岩）

脈からSrとTiを主成分とする含水珪酸塩の新鉱物が発見

され（Komatsu et al., 1973），その命名にOhmiが使われ

たことがある（ohmilite）．近年は行政区画名などの表示

にOmiが使われる例が多くなっているので，ここでは

Omiと表記することにする．

註2）フォッサマグナの西縁を糸魚川－静岡構造線（図1の

ISTL）とする点については異論がないが，東縁は必ず

しも明瞭でなく，新潟県の柏崎から千葉県の銚子や千葉

に至る構造線を想定する考え方がある（例えば，山下，

1995）．本稿ではこの問題に触れないが，この想定に基

づけば，前橋の北側に位置する赤城山付近から西側の群

馬県はすべてフォッサマグナ地域に属することになる．

註3）図2の基図とした「糸魚川」・「小滝」・「泊」の5万分

の1地質図幅では，ペルム紀の正常層（ここでは小滝層）

を飛騨外縁帯としている．これは「古生代浅海成層を主

体とする地層群とその変成相が断層や剪断帯に挟まれて

狭長な分布をなす」とした飛騨外縁帯の再定義案（束田

ほか，2004）に従ったものと思われる．この提案には反

論もあり（例えば，椚座・丸山，2011），図1と厳密には

調和しないが，最新の詳しい野外調査情報が盛り込まれ

ていると期待される地質図幅を図2の基図とした．飛騨

外縁帯の成因に関する議論は興味深いが，本稿は青海花

崗岩体の調査結果を記録に残すことを目的としているの

で，そのような議論には立ち入らないことにする．

註4）石橋（1986）の試料採取位置点は，第2表では「青海

町勝山」とされており，地形図を見るとA地点の南西

600 m付近に標高328 mの勝山がある．一方，本文中（p.14）

には「勝山東方の沢の入り口で採取した複雲母花崗岩」

と記述されており，第1図も参照すると，海岸からいく

ぶん陸側に入った地点と思われるが，詳細は不明である．

原稿執筆に際し石橋氏に問い合わせたところ，「海岸か

ら少し入った沢の中の転石から採取した」とのことで

あった．したがって，転石の給源は長森ほか（2018）が

U-Pb年代を測定した露頭に比較的近いと推定されるも

のの，同一ではないことになる．

註5）帯磁率の測定にはGeofyzika Brno社製のKappameter 

KT-5を用いた．全長約20 cmの懐中電灯型装置の先端部

に径6.5 cmの計測部がセットされており，軽量で利便性

が高いが，測定対象の表面に凹凸があるといくぶん低い

値を与える傾向がある．野外ではなるべく平滑な面を選

んで計測するのが望ましいが，正確な帯磁率値を得るた

めには，計測部より大きい試料を採取して岩石切断機な

どで平滑な面を作成し，その面に計測部を当てて測定す

る必要がある（佐藤，2003）．全岩分析結果を示した表2

にはそのようにして計測した値が示されている．この値

2.5×10-3 SIは3つの切断面を複数回測定した結果の平均

値で，10% 程度の誤差が見込まれる．
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註6）K-Ar年代測定の対象とした黒雲母についてAとBの2

地点の試料を鏡下で比べると，B地点の方が緑泥石化の

程度が少なく，共存する長石の絹雲母化も少ないなど，

B地点の方が優れていることは明瞭であった．マグマ性

とみられる白雲母（絹雲母とは異なり形のしっかりした比

較的粗粒の結晶）については，B地点の試料（No.01111805）

には認められなかったが，A地点の試料（No.01111801）に

はいくつか確認された．しかし，これらはアプライト細

脈（幅約1cm）の近傍で見出されたもので，周囲の花崗

岩にも散在するのかどうかは未確認である．アプライト

細脈と花崗岩の境界は，直線的ではなく複雑に入り組ん

でおり，花崗岩が流動性を残している段階で生じた空隙

を，分化したアプライト質マグマが埋めた可能性も考え

られる．このアプライト細脈には，自形の形から磁鉄鉱

とみられる微細な不透明鉱物（<50μm）が散在する．

石橋（1986）はA地点近くで採取したと思われる試料を

「複雲母花崗岩」と表記しているが，白雲母の産状や含

有量については記載されていないので，我々の採取した

試料との比較は難しい．我々の試料の白雲母はごく微量

なため，ここでは「黒雲母花崗岩」と記述してある．

註7）放射年代の閉鎖温度は，徐冷や再加熱といった過程

を経た可能性がある岩体の地質学的な解釈の際に重要な

要素であり，黒雲母のK-Ar年代に関してはおよそ300±

50℃，ジルコンのフィッション・トラック年代について

はおよそ240℃と見積もられているのに対し，ジルコン

のU-Pb年代はおよそ700℃と見積もられている（例えば，

兼岡，1998，p.20）．花崗岩はマグマが地下で固結し，

火山岩と比べてゆっくり冷却した岩石なので，黒雲母の

K-Ar年代は岩石が300℃位まで冷えた時の年代を記録し

た“冷却年代”と解される．

註8）青海花崗岩体のB地点で見出したアプライト岩脈は，

母岩の花崗岩よりいくぶん高い帯磁率を示した．この差

は有意であり，似た現象は稀ながら他の地域でも見られ

たことがある．かつてCzamanske and Wones（1973）が

ノルウエーのFinnmarka complexの研究で提唱した「マグ

マ分化過程においてH2Oの解離で発生したH2の散逸によ

る酸化」というメカニズムの事例なのかも知れない．A

地点の試料（No.01111801）で見られたアプライト細脈

内の不透明鉱物の産状は示唆に富むように思われたが，

未検討のままとなった．
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