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北部フォッサマグナ，中信高原・美ヶ原区での前〜中期 
更新世における塩嶺火山域の火山活動とテクトニクス

― 大規模多重コールドロンの形成 ―

宮坂　晃 1・狩野謙一 2

Early-Middle Pleistocene volcanism and tectonics of the 
Enrei Volcanic Field in the Utsukushigahara area, Chu-Shin 

Highland, North Fossa Magna, central Japan
— An example of forming process of large-scale multiple cauldron —

Akira Miyasaka1 and Ken-ichi Kano2

Abstract　Based on the field studies of the stratigraphy and geologic structures of the Lower 
Pleistocene Enrei Formation (Fm), we have re-evaluated the volcanic activity and tectonics of the 
Enrei Volcanic Field (EVF) in and around the Utsukushigahara area, Chu-Shin Highland, North Fossa 
Magna, central Japan. As well as in the other areas of EVF, the Enrei Fm in this area is mainly 
composed of lavas and pyroclastic rocks that filled up a collapse basin, about 6 km in NW-SE length 
and 3-5 km in NE-SW width, fringed by high-angled and irregularly-shaped abut-type unconformity 
surfaces on the Miocene basement rocks. The unconformity surfaces were originated by normal 
faultings with about 800m vertical displacements. The volcanism here is approximately ranging in 
age between 2.1 and 1.3Ma and is correlatable to the volcanism of the Older Enrei Fm in the other 
areas of EVF. In contrast with the mainly unimodal two-pyroxene andesitic volcanism in the other 
areas, the Enrei Fm here is characterized by the bimodal volcanism of two-pyroxene andesite and 
hornblende-bearing dacite in composition.The change of lithofacies and voluminous effusions of lavas 
and pyroclastic rocks on dry environments suggest that the Utsukushigahara area was situated in 
one of the volcanic centers of EVF. After the Early Pleistocene volcanism, the overall original near-
horizontal structures have mostly been preserved until the present, except for the small scale faulting 
and gentle up-warping of the Miocene basement rocks and the overlying Enrei Fm in and around this 
area. This up-warping, that occurred probably during the latest Early to Middle Pleistocene, has been 
responsible for the rapid upheaval of the southern part of Chikuma Mountains to form the present-day 
Chu-Shin Highland.  The volcanic/tectonic process of EVF is regarded as an example to form large-
scale multiple cauldrons (calderas) in a back-arc region.
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はじめに

西南日本東部とフォッサマグナとの接合域周辺の地体
構造を図1Aに，調査地域の中信高原を含む北部フォッ
サマグナ南東部周辺の地質概要を図1Bに示した．北部
フォッサマグナ南東部の小諸帯（小坂, 1984）の更新統
小諸層群（飯島ほか, 1958），およびその西側の中央隆起
帯南部の同じく更新統塩

えん

嶺
れい

累層（フォッサマグナ研究グ
ループ, 1958; Momose et al., 1959; 諏訪の自然史編集委
員会, 1975; など）の層序と構造，互いの関係については，
これまでに宮坂・狩野（2015, 2017），狩野・宮坂（2018, 
2020）によって明らかにされてきた．また諏訪盆地を挟
んで，糸魚川‐静岡構造線（以下，糸静線）の南西側の
西南日本東端部に分布する塩嶺累層相当層（以下，南西
塩嶺）との関係も狩野・宮坂（2018），狩野ほか（2021）
で検討された．これまでの筆者らの小諸層群・塩嶺累層
の研究結果から明らかになった火山活動を含む造構事変

（volcanic/tectonic events）は，おおよその年代順に以下
のようにまとめられる．

小諸層群・塩嶺累層の火山活動・堆積過程
小諸帯東部では，4Ma頃から広域的引張場のもとで陥

没運動（一次陥没）が発生した．この陥没運動は盆地縁
辺部で高角に傾斜した不規則に折れ曲がる多面体状のア
バット不整合を形成し，盆地内には関東山地や中央隆起
帯からの砕屑岩類や，近傍から供給された火山岩・火山
砕屑岩類が数100mの厚さで堆積して小諸層群が形成さ
れた．

3Ma頃になると，西隣の中央隆起帯南部の糸静線に近
い地域でも同様な運動が発生し，両域の陥没盆地は2 ～
1.3Ma頃には連結一体化した．盆地内部には周囲からも
たらされた比較的少量の湖沼・河川性砕屑物を挟んで，
盆地内部で発生した広域割れ目噴火的な火山活動による
玄武岩質安山岩～安山岩質の凝灰角礫岩・溶岩等が広く
堆積した．この時期の火山性堆積物を主体とした地層が，
古期塩嶺累層である．

その後，短期間の火山活動の休止期および浸食期を経
て中心噴火的な火山活動が再開し，霧ヶ峰・鷹山・和田
峠火山岩類（諏訪の自然誌編集委員会, 1975; 宮坂・狩野, 国

立
研
究
開
発
法
人
産
業
技
術
総
合
研
究
所,

地
質
調
査
総
合
セ
ン
タ
ー

+
−

シームレス地質図（基本）
地形陰影図

［シームレス標高サービス］
光源の方角 315 ▲ ▼

光源の仰角 45 ▲ ▼

高さ誇張係数 1 ▲ ▼

γ補正係数 1 ▲ ▼

更新
20 km

10 mi

地質図Naviで開く

地質図地質図
NaviNavi 日本広域 シームレス地質図

シームレス地質図（基本版）

地質図幅選択
地質図幅

50万分の1活構造図
50万分の1地質図幅
20万分の1地質図幅
7万5千分の1地質図幅
5万分の1地質図幅

海洋地質図
海洋・広域図
海洋・表層堆積図20…

海洋・海底地質図20…

各種シリーズ
火山地質図
水理地質図
構造図
鉱物資源図
日本油田・ガス田図
日本炭田図
空中磁気図
200万分の1地質編集…

アジア地域の地球科…

表示選択

データ表示

地質図

火山ツール

松
本

盆
地

甲府盆地

赤
 石

 山
 地

(南
ア

ル
プ

ス
)

木
  
曽

 山
  
地

 

(中
央

ア
ル

プ
ス

)

八
ヶ

岳
火

山
群

水
  
内

  
 帯

大
 峰

 帯

中
  
央

  
隆

  
起

  
帯

中
  
央

  
構

  
造

  
線

 20 km  

IS
T

L
 活

断
層

系

小
  
諸

  
帯

36゜

1
3

8
゜

関
東

山
地

浅間山

四阿山

小淵沢

小諸

松本

上田

烏
帽

子
火

山
群

伊
  
那

  
盆

  
地

荒船山

IS
T
L
 活

断
層

系

飛
  
騨

  
山

  
地

 
(北

ア
ル

プ
ス

)

火
山

フ
ロ

ン
ト

図2

津
南

-松
本

線

白
根

-富
士

見
線

八
柱

火
山

群諏
訪

盆
地

筑
摩
山
地

岩
村

田
-若

神
子

線

地質凡例一覧 使い方

50 km 50 mi

++

--

Leaflet | AIST GSJ, 国土地理院

++

--

Leaflet | AIST GSJ, 国土地理院

火山フロント

フィリピン海プレート南海
トラ
フ

駿
河
ト
ラ
フ

相
模
ト
ラ
フ

伊
豆

-小
笠

原
弧

南部フォッサマグナ  

関東
山

地

赤
石

山
地木

曽
山

地

飛
騨

山
地

中
央

構
造

糸
魚

川
-静

岡
構

造
線

B

西南日本

東北
日本

4
cm

/y.

50km

北
部

フ
ォ

ッ
サ

マ
グ

ナ

A B 北部フォッサマグナ
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unconformity, gentle up-warping, multiple cauldron, Enrei Volcanic Field, Chu-Shin Highland, North 
Fossa Magna



39北部フォッサマグナ・美ヶ原区の塩嶺累層が記録する更新世の火山活動とテクトニクス

2017）などの，それぞれ特徴のある安山岩‐デイサイト
‐流紋岩類が複成火山体を作って古期塩嶺累層を覆って
いる．これら火山体からの噴出物によって構成される新
期塩嶺累層の火山活動は，0.8Ma頃から弱化し，0.6Ma頃
までに終息した（Nishiki et al., 2011; 長井ほか, 2015）．

小諸層群分布域の南方，塩嶺霧ヶ峰区の東方では，古
期塩嶺累層とほぼ同時期に活動したと推定される古期八

や

柱
ばしら

火山（宮坂・狩野, 2017）を覆って，北八ヶ岳の八柱
火山群（西来ほか, 2007; 西来・高橋, 2012）が新期塩嶺
累層とほぼ同時期の1.2～0.9Ma頃に活動し，0.6Ma以後
に活発となる南八ヶ岳火山群の活動へと継承されていっ
た（Nishiki et al., 2011）．塩嶺累層，八柱火山群，南八ヶ
岳火山群の火山活動の領域は計1200km2 以上，総噴出量
は400km3以上と見積もられている（Nishiki et al., 2011）．

小諸層群分布域の北部においても，0.8Ma頃に火山活動
をともなう小規模な陥没（二次陥没）が発生したが，す
ぐに終息した．その後，塩嶺‐霧ヶ峰区の東部で中期更
新世の後期以降に，北八ヶ岳火山群の蓼

たて

科
しな

山火山や美し
松溶岩ドームが形成され，完新世に北横岳火山が活動し
たが（Nishiki et al., 2011; 新田ほか, 2019），いずれも局
所的である．

小諸層群・塩嶺累層の構造形成
塩嶺累層・小諸層群は，一般的には水平な構造を保っ

ているが，局所的には大きな変形を被っている．それら
のうち小諸層群分布域中では，その東部の大

おお

杭
くい

背斜（小
坂・牧野，1995）を含む北東‐南西方向を持つ望月褶
曲帯，その西縁部で南北方向に伸びる芦

あし

田
だ

坂
さか

山
やま
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ばこ
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撓曲‐羽
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黒
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断層帯などの形成である（宮坂・狩野，
2015）．

塩嶺累層分布域における重要な造構事変は，西北西‐
東南東方向の大

だい

門
もん

追
おい

分
わけ

地溝（宮坂・狩野，2017），同じ
く北西‐南東方向の長軸を持ち糸静線の左横ずれ活動に
ともなうプルアパート堆積盆とされる諏訪盆地（藤森，
1991）の形成である．さらに，糸静線が諏訪盆地と隣接
する松本盆地との間の断層帯の屈曲で生じた歪の解消を
になう塩嶺‐砥

と

川
がわ

区でも，塩嶺累層内に中～高角に傾斜
した逆転構造をともなう強水平圧縮変形構造が形成され
ている（狩野・宮坂, 2020）．

これらの造構事変の多くは0.8Ma頃から始まり，一部
は活断層運動による変動地形の形成，筑摩山地南部の急
速上昇などをともなって現在も活動を継続している（狩
野・宮坂, 2018, 2020）．

諏 訪 盆 地

松
 本
 盆
 地

大門追分地溝

薄
川
断
層
帯

牛
伏
寺
断
層

小野区

砥川区

諏訪区

霧ヶ峰区

美ヶ原区

大門区

小諸層群分布域

和田区

Mm

鉢伏山 三峰山

八子ヶ峰断層帯

鷹山断層帯

音無川区
下諏訪

上諏訪

岡谷

松本

北
岸
断
層
群

南
岸
断
層
群

高ボッチ山

鷹山二ッ山

車山

Ss

Cn

Uh

Wd

踊場断
層

崖
の
湯
断
層
群

Cn: 茅野岩体
Mm: 松本岩体
Ss: 下諏訪岩体
Uh: 美ヶ原岩体
Wd: 和田岩体

依
田
川

天
竜
川

諏訪湖

塩嶺区

地形陰影図は，国土地理院
50m-meshDEMを用いて
SimpleDEMViewerで作成

筑
摩
山
地

芦
田
坂
山
背
斜

基盤岩

貫入岩類

古期塩嶺累層及び
相当層

新期塩嶺累層及び
相当層

八柱火山岩類

八ヶ岳火山岩類

沖積層・低～高位
段丘構成層

高角不整合線
断層（推定を含む）

＋
＋

長和

松
本
盆
地
東
縁
断
層

上野区

横
河
川

砥
川

N

5 km

蓼科山

茶臼山

王ヶ頭

図5

武石峰

塩嶺峠

東山

▲
八子ヶ峰

図2　諏訪盆地～小諸盆地西部にかけての地質概略図と，中信高原・美ヶ原区を含む塩嶺火山域の位置（狩野・宮坂（2018）を一部改変）．



40 宮坂　晃・狩野謙一

本報での調査対象と目的
糸静線以北，北部フォッサマグナ側の古期塩嶺累層の

分布域は，おおよそ西から東へ塩嶺・砥川・美
うつくしがはら

ヶ原・和
田・霧ヶ峰・諏訪・大門・音

おと

無
なし

川
かわ

の7区に分けられる（図
2）．これらのうち東部の大門区は，小諸層群分布域（宮
坂・狩野, 2015）の西部に連続する．和田・霧ヶ峰・諏
訪・大門・音無川区については宮坂・狩野（2017）で，
塩嶺・砥川区については狩野・宮坂（2020）で，塩嶺累
層の層序・構造を記載し，火山活動を含むテクトニクス
を議論してきた．

本報では，中
ちゅう

信
しん

高原北西部に位置するこれまで未調査
であった美ヶ原区の塩嶺累層の層序と構造の検討結果を
記載した．その結果をふまえて，塩嶺累層・小諸層群の
分布域では最大規模の上下変位800m前後に達する一次
陥没構造と，陥没盆地を埋積する火山活動の関係を議論
する．そして，これまでに判明した諏訪盆地以北に分布
する塩嶺累層の火山活動の経緯および東方の小諸層群の
地質とテクトニクスを総括し，中信高原を含む中央隆起
帯南部の隆起過程に重点を置いたテクトニクス，および
背弧域であり島弧接合域でもある塩嶺累層分布域周辺に
おける大規模多重コールドロンの形成過程を議論する．

美ヶ原区周辺の地形概説

登りついて不意にひらけた眼前の風景に
しばらくは世界の天井が抜けたかと思う。
やがて一歩を踏みこんで岩にまたがりながら，

この高さにおけるこの広がりの把握になおもくるしむ。
無制限な，おおどかな，荒っぽくて，新鮮な，
この風景の情緒はただ身にしみるように本源的で，

尋常の尺度にはまるで桁が外れている。
秋の雲の砲煙がどんどん上げて，

空は青と白との眼もさめるだんだら。
物見石の準平原から和田峠の方へ

一羽の鷲が流れ矢のように落ちて行った。
尾崎喜八（1942），「美ヶ原溶岩台地」

中信高原は，美ヶ原・霧ヶ峰・蓼科・白樺高原を核と
して，北部フォッサマグナ地域，中央隆起帯南部に広が
る高原地帯で，その西部は地形的には筑摩山地に含まれ，
東部は八ヶ岳山塊に連続する．そのおおらかな自然景観を
活写し，深田久弥（1964）も「日本百名山」の中で引用
した尾崎喜八（1942）の詩碑（美しの塔）が建つ北西部
の美ヶ原高原は，松本市東部から上田市南西部，長

なが

和
わ

町西
部にかけての南北約4km，東西約5kmにわたって広がる
標高1900～2000mの低起伏な台地状の高原である．そこ

depression angle = 30゜N
V : H = 2 : 1
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5m-mesh DEM dataによる傾斜量
図にもとづく地形鳥瞰図（俯角
30°で北方を望む，縦2倍誇張），
B：美ヶ原高原中心部の地形．鉢
伏山山頂から北東を望む．王ヶ
鼻‐茶臼山間の距離は約4km．
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山（1985m），茶臼山（2006m）な
どの比高数10mの小丘状の高まりが散在している（図3）．
高原のほぼ全域は夏期には放牧地として利用され，中部
山岳地域の全容が望める大展望等もあって人気の高い観
光地となっている．

この低起伏・台地状の地形は，詩のタイトルにあるよ
うな玄武岩が作る“溶岩台地”でも，詩中にあるような
地形輪廻末期の“準平原”そのものでもない．それは，
鮮新世頃に形成された低起伏地形を覆ってほぼ水平に積
層した塩嶺累層の最上部を構成する上部美ヶ原火山岩類

（p.47）に属する安山岩質溶岩流（王ヶ頭溶岩）が作るほ
ぼ平坦な堆積面が，最終氷期を含む周氷河作用によって
浸食・平滑化し，キャップロックとして山頂部に残され
た地形（メサ）（図4）とみなされている（古谷, 2006; な
ど）．

このメサ状地形を縁取る急崖は，王ヶ鼻から茶臼山に
かけての松本盆地側の南西向き斜面，約4km間に発達し
ている（図3, 4）．南西向き斜面とは異なり，北および東
向き斜面には明瞭なメサ状地形は発達しておらず，他の
塩嶺累層とその相当層の分布域にも王ヶ鼻‐茶臼山間の
急崖に匹敵する地形は存在しない．

この高原地帯は，西側からは標高650～500mの松本盆
地に流下する薄

すすき

川とその支流，北側および東側からは北

東方の500 ～ 400mの上田盆地に流下する依
よ

田
だ

川支流の
武
た け し

石川，野
の

々
の

入
いり

川，和田川などによる最終氷期以降の浸
食によって形成された標高1900m前後にある明瞭な遷急
線を境にして，小谷に刻まれた比高1000m以上の山腹斜
面に取り囲まれている．この比高と山腹斜面での激しい
浸食作用によって，次にのべる全層厚800m以上に達す
るほぼ水平な塩嶺累層の層序を観察することができる．

美ヶ原より南方は，扉
とびら

峠（1580m）で和田区に接続し，
三峰山（1888m）を経て，さらに南西方で太平洋側と日
本海側を分かつ中央分水界を作る二ッ山（1827m），およ
び鉢

はち

伏
ぶせ

山（1928m）から高
たか

ボッチ山（1665m），塩嶺区の
東山（1430m）を経て，塩嶺峠（999m）に至る尾根に連
続する（図2）．この尾根の南東側には，標高850～760m
の諏訪盆地が形成され，その中央部に諏訪湖（湖面標高
＝759m）が位置している．塩尻峠より南方は，糸静線
を越えて南西塩嶺分布域である西南日本弧北東端部の小
野区の尾根に接続する．

美ヶ原区を構成する地質：層序概説

基盤岩類
美ヶ原高原を含む美ヶ原区の高標高部に分布する下部

更新統の塩嶺累層を取り囲むように，低標高部の開析が
進行した山腹斜面の東部および北西縁部には，中央隆起
帯の塩嶺累層の基盤を構成する下～中部中新統の内村層

（本間, 1931）が分布する．塩嶺累層分布域の北側と南東
側には，内村層に貫入する貫入岩類が分布し，塩嶺累層
の活動に関係したと考えられる貫入岩類と区別するため
に，以下では古期貫入岩類と呼ぶ．南西側には，これら
を高角アバット不整合に覆う砥沢累層（砥沢団体研究グ
ループ・永田（以下，砥沢団研）, 1991）が分布している

（図2, 5）．
内村層

内村層（または累層）は，下～中部中新統の非火山性
砕屑岩類を主とした海成相の部分と，強く変質した火山
岩や火山砕屑岩類を主としたいわゆる“グリーンタフ相”
の部分が共存し，西部域では前者が優勢，東部域では後
者が卓越している（歌代ほか，1958）．両者は松本市と
上田市との境界の三

み

才
さ

山
やま

峠付近で大規模な指交関係にあ
る．調査域に分布する内村層は，最下部の“グリーンタ
フ相”に属する武石層（歌代ほか, 1958; 美ヶ原団体研究
グループ（以下，美ヶ原団研）, 1990）に相当する．

武石層は中央隆起帯の東端から西端付近の薄川流域ま
で，後述する古期貫入岩類を囲むように分布し，全層厚
は1500m以上で，主に玄武岩～安山岩質の溶岩・火砕岩
からなり，粗粒砂岩層も頻繁に挟まれる．本調査地域周
辺の火山岩のほとんどは暗緑～褐色を示し，強く変質し
ている．武石層を含めた本調査地域周辺の内村層は，西
縁部を除いて北方への単斜構造をなすとされている（佐
藤・小坂, 1993; など）．
古期貫入岩類

中央隆起帯には，内村層に貫入する酸～中性の深～半
深成岩類（花崗岩・石英閃緑岩・花崗閃緑岩・玢岩など）
が多数散在している（柴田ほか, 1976; 輿水・山岸, 1987; 

ca
. 1

00
 m

上部美ヶ原火山岩類
王ヶ頭溶岩

NE SW 1957m

図4　美ヶ原高原上面のメサ状地形と，それを作るほぼ水平な板状
節理が発達した古期塩嶺累層・上部美ヶ原火山岩類最上部の
複輝石安山岩（王ヶ頭溶岩層）．後方の比高約100mの急崖は，
王ヶ頭溶岩層で構成されている．百曲り下降点付近（N36°13′
01″，E138°07′14″）から南東方を望む．
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川野, 2017; など）．これらのうち調査域内では，長径5km
程度に達する比較的大きな岩体が2 ヶ所に露出し，北側
は美ヶ原（Uh），南東側は和田（Wd）岩体と呼ばれてい
る（柴田ほか, 1976）（図2）．前者は細～中粒の石英閃緑
岩，後者は細粒石英モンゾニ岩と中～粗粒の花崗岩から
なる（川野, 2017）．

美ヶ原岩体では13.5～12.7Ma（フィッション・トラッ
ク法：以下，FT法）（輿水・山岸, 1987），和田岩体では
11.8 ～ 6.4Ma（FT法）（大平ほか, 1999）および同岩体
中のペグマタイトからは7.3±0.6Ma（黒雲母），7.0±
0.4Ma（正長石）のK-Ar年代値（柴田ほか, 1976）がえ
られている．したがって，これらの岩体の貫入年代は中
期中新世後期～後期中新世となる．
砥沢累層（砥沢団研, 1991）

本層は，砥川の右岸域から美ヶ原区の三
さん

城
じろ

にかけての
南北方向の長さ12km，幅4～5kmの範囲に細長く分布す
る層厚650m前後の陸成層である（砥沢団研，1991）．こ
の地層は諏訪の自然史編集委員会（1975）の二ッ山層の

大部分にほぼ相当し，美ヶ原区と接する北半分は美ヶ原
団研（1990），向井ほか（2009），小山・大塚（2017）の
小滝山層群と一致し，木船ほか（1996）の大門沢累層に
相当する．本層の下部は横河川変成岩類（河内ほか, 1966; 
吉野, 1976; など），横河川累層・高ボッチ累層などの内
村層相当層（公文ほか, 1990）と，それらに貫入する古
期貫入岩類の下諏訪岩体（Ss）を不整合に覆い，上部は
塩嶺累層に不整合に覆われる．

本層は，主に普通角閃石（以下，角閃石）を含む複輝
石安山岩質溶岩や凝灰角礫岩からなり，泥岩，砂岩，礫
岩，凝灰岩などの層を頻繁に挟む（美ヶ原団研, 1990; 砥
沢団研, 1991）．全体的に強く変質し，火山岩類は“プロ
ピライト”化し，淡緑色を呈している（吉野, 1982）．

本層中には北東‐南西方向の褶曲構造（美ヶ原団研, 
1990）や，北西‐南東方向の断層が多数存在するが，こ
れらは不整合で上位に重なる塩嶺累層中にはほとんど発
達しておらず，両者の間に大きな構造的ギャップが存在
する（向井ほか, 2009; 小山・大塚, 2017）．後期中新世の
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図5　中信高原・美ヶ原区の塩嶺累層分布域の地質図（A）と地質断面図（B）．Aの背景の地形陰影図は，国土地理院5m-mesh DEM data
により作成．
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後期を示唆する6.07±1.03MaのK-Ar年代値がえられた
砥川区の赤渋沢岩体（名取, 2018）は，その岩相と分布
位置から砥沢累層に対比できる．

塩嶺累層
美ヶ原区での概要

美ヶ原区では，塩嶺累層が基盤岩に対して南方の和田
区三峰山方面から北西方に“湾入”するような形態で，北
西‐南東長約6km，北東‐南西幅約3～5kmの範囲に分
布している（図5）．これはこの地区の塩嶺累層の下部層

（後述する唐沢川火山岩類）が，基盤岩との高角アバット
不整合［注1］により，周囲の基盤岩よりも低標高域に
分布しているためであり，単純な上下の被覆関係ではな
く“湾入”の表現にかなっている．この美ヶ原区の塩嶺
累層の火山岩類は，最下部層でおよそ2.1Ma，最上部層
付近でおよそ1.2Maなので，ほとんどの層準が他の塩嶺
累層分布域の古期塩嶺累層（宮坂・狩野, 2017）に対比
される．

宮坂・狩野（2017）および狩野・宮坂（2018）では，
美ヶ原区の火山岩類とその南方の和田区西部の三峰山周
辺の三峰山火山岩類を，それぞれ独立して活動した火山
体（向井ほか, 2009）に由来するとみなし，他地区の古
期塩嶺累層の広域的割れ目噴火で特徴づけられる噴火形
式との相違により，美ヶ原区の火山岩類を新期塩嶺累層
に区分していた．本報では当区の火山岩の年代値を重視
し，すべての層準を古期塩嶺累層に対比する．すなわち，
古期塩嶺累層の分布は三峰山周辺まで連続し，和田峠火
山岩類，霧ヶ峰火山岩類などからなる新期塩嶺累層はそ
の東側の和田区から霧ヶ峰区にかけて広く分布する（宮
坂・狩野, 2017）（図2）．
層序区分と先行研究との対比

美ヶ原区を除く塩嶺累層分布域の古期塩嶺累層下部層
は，主に比較的均質な複輝石安山岩質の溶岩・火山砕屑
岩・貫入岩で構成されている．それらに対して美ヶ原区
の古期塩嶺累層相当層は，中部にオパサイト化が進行し
た角閃石斑晶を含むデイサイト～安山岩質の活動が挟ま
れ，他地区とは異なった火山活動史を持っている．した

がって，角閃石斑晶の有無にもとづくデイサイト～安山
岩の区分に焦点を当てて層序を組み立てることが，他地
域との関連性や塩嶺累層全体の火山活動を考察するうえ
で重要である．

美ヶ原区の塩嶺累層については，いくつかの先行研究
（山崎ほか, 1976; 田中ほか, 1979, 1980; 美ヶ原団研, 1990; 
木船ほか, 1996; 向井ほか, 2009; など）がなされており，
それらによる地層対比の相関関係を図6にまとめた．そ
れらのうち，山崎ほか（1976）では，美ヶ原区南東方を
含めた和田区に重点が置かれているので，図6に含めてい
ない．田中ほか（1979, 1980）では，美ヶ原区西部（松
本盆地側）の三城地区の“三城累層”［注2］に焦点を当
て，美ヶ原団研（1991）では三城地区の南方の基盤岩類

（“小滝山層群”）が，木船ほか（1996）も西部側の基盤
岩類と塩嶺累層の関係が記載の中心である．

詳細に美ヶ原区の塩嶺累層全体の層序や岩石学的記載
がなされ，本調査域とも重複している向井ほか（2009）
では，美ヶ原区の塩嶺累層は下位より和田牧場火山岩類，
唐沢川火山岩類，美ヶ原火山岩類に区分されている．さ
らに，唐沢川火山岩類は岩相によりヤテイ倉沢溶岩類・
三城火山砕屑岩類・扉峠火山砕屑岩類に細分され，美ヶ
原火山岩類については7層に細区分されている（向井ほ
か, 2009）．本報でも向井ほか（2009）とほぼ同様な岩相
と層序を確認したので，基本的には彼らにしたがって地
質の概略を記載する．ただし，角閃石斑晶を含むデイサ
イト～安山岩質火山岩類の存否を重視して層序を若干改
訂し，扉峠火山砕屑岩類を唐沢川火山岩類から独立させ，
美ヶ原火山岩類を下部，上部に二分した（p.46）．

図7には，唐沢川火山岩類から下部美ヶ原火山岩類に
かけての，a～gの7ルート（位置は図5A）での柱状図を
示した．これらの柱状図では火山岩，特に肉眼判定にも
とづく複輝石安山岩と含角閃石デイサイト～安山岩の岩
相変化に注目している．最下位だが高標高域に分布する
和田牧場火山岩類を除いた全層準の単純積算層厚は800m
以上と推定され，基本的にはほぼ水平に累重しているた
め，各層は標高に規制されて露出する．

これに対して向井ほか（2009）では，主要な構成層で
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ある火山岩類の積層関係を示す柱状図は示されておらず，
非火山性堆積物の累重関係に重点がおかれ，柱状図作成
位置も本報とは異なっている．以下では，各層の岩相の
記載は最小限にとどめており，詳細な火山岩石学的記載
は向井ほか（2009）を参照されたい．西部域の砕屑岩層
の記載は，木船ほか（1996）に詳しい．

調査地域周辺の塩嶺累層では，1970年以前に計測され
たK-Ar年代値が報告されている（Momose et al., 1966; 兼
岡・小島, 1970）．これらの記述の範囲内では，試料の採
取位置・層準などが特定できず，測定精度上の問題（兼
岡, 1998; など）もあるので，本報では採用していない．

和田牧場火山岩類（向井ほか, 2009）
向井・小坂（2008）によれば，本層は牛伏山溶岩，ホ

ドノ入川溶岩類からなる．本報では向井ほか（2009）に
したがい，それらを一括して扱う．
分布：本火山岩類は，高標高部の5区域に分かれて他

の塩嶺累層とは孤立して分布する（図5）．それらのうち
牛伏山溶岩は最北西部の牛伏山山頂付近に小分布し，ホ
ドノ入川溶岩類は物見石山の頂上部北方周辺，およびホ
ドノ入川上流域の南北両側の尾根付近の4区域に分布す
る．
層厚：牛伏山溶岩は上限不明，露頭で確認できる範囲

で1m？，ホドノ入川溶岩類は約250mで上限不明．
層序：本火山岩類は，本報では向井ほか（2009）と同

様に，年代値を根拠として美ヶ原区塩嶺累層の最下部層
として扱う．牛伏山溶岩は小分布のため詳細は不明，ホ
ドノ入川溶岩類は基盤岩（内村層，古期貫入岩類）をほ
ぼ平坦な不整合で覆う．分布域内においては，この層を
覆う上位層はなく，美ヶ原区の主体を構成する塩嶺累層

（唐沢川火山岩類‐美ヶ原火山岩類）とは孤立して分布し
ているために，これらとの相互関係は不明である．
岩相：牛伏山溶岩は塊状の複輝石安山岩質溶岩からな

り，一部に板状節理が発達する．ホドノ入川溶岩類は，
カンラン石複輝石安山岩溶岩および火山礫凝灰岩を主体
とする火山砕屑岩層から成る．塊状溶岩の一部には板状
節理が発達する．火山砕屑岩層の下部には基盤岩起源の
最大径20cm程度の角～亜円礫を含む（向井ほか, 2009）．
年代：ホドノ入川溶岩類の最下部付近から 2.11 ±

0.05Ma（石基）のK-Ar年代値がえられている（向井・
小坂, 2008）．この年代は各地で多数えられている古期塩
嶺累層下部層の年代（宮坂・狩野（2017）の引用文献参
照）よりも古い．

唐沢川火山岩類（向井ほか, 2009）
本火山岩類は，向井ほか（2009）による複輝石安山岩

溶岩，角閃石複輝石安山岩，カンラン石複輝石安山岩の
溶岩や火山砕屑岩からなるヤテイ倉沢溶岩類，デイサイ
ト質の火山砕屑岩類よりなる三城火山砕屑岩類から構成
されている．

これらのうち．ヤテイ倉沢溶岩類については，輝石，
角閃石斑晶の含有程度を反映した肉眼観察にもとづく岩
相変化をふまえて，下位から以下のように区分する．（1）
複輝石安山岩からなる火山岩類，（2）基盤岩類や下位層

由来の複輝石安山岩の礫を含む礫岩・砂岩・泥岩などの
非火山性砕屑岩層，（3）含角閃石デイサイト～安山岩質
火山砕屑岩類，（4）デイサイト～安山岩質溶岩や火山砕
屑岩が交互に重なる地層（図7d, e, f, g）．
（2）を挟んで周囲の環境およびマグマの性質が急変し

ている．そこで本報ではヤテイ倉沢溶岩類を2区分し，最
下位（1）の輝石安山岩の火山岩類を主とする部分を下
部八

や

丁
て

倉
ぐら

沢溶岩類，それより上位の（2），（3），（4）層を
まとめて上部八丁倉沢溶岩類と定義する［注3］．
下部八丁倉沢溶岩類（新称）
分布：北から野々入川右岸，唐沢川，ヤテイ倉沢流域

の標高1200～1300m付近．
層厚：80m＋（下限不明）
層序：基盤岩（古期貫入岩類）をアバット不整合で覆

う（向井ほか, 2009）．上位は上部八丁倉沢溶岩類に整合
に覆われる（図7f, g）．
岩相：本層は複輝石安山岩質溶岩及び同質の火山角礫

岩～凝灰角礫岩を主体とする上記の（1）層からなり，後
者の一部は基質が赤褐色を呈する（図8A）．この層は他
地域で古期塩嶺累層下部層と区分されている地層と岩相
が類似している．
年代：ヤテイ倉沢の本層中部（図7f）から，2.07±

0.02Ma（石基）のK-Ar年代値がえられている（Nishiki 
et al., 2011）．このことから本層下部は，和田牧場火山岩
類と同時代層の可能性がある．
上部八丁倉沢溶岩類（新称）
分布：北から野々入川流域，唐沢川流域，ヤテイ倉沢

流域の標高1300～1500mに分布する．
層厚：200m
層序：下部八丁倉沢溶岩類に整合に重なる上記の（2）

層が本層の最下部を構成し，それを（3）層および（4）層
が覆う．上位は扉峠火山砕屑岩類に整合に覆われる（図
7d, e, f, g）．西方に分布する三城火山砕屑岩類と指交関
係である．
岩相：最下部を構成する（2）層は，基盤の内村層や

古期貫入岩類，および塩嶺累層下部層由来の亜角礫を含
む層厚10～20mの礫岩層や砂岩層からなる．その上位に
角閃石複輝石デイサイト～安山岩質凝灰岩，凝灰角礫岩，
火山角礫岩を主とする層厚100m前後の（3）層，数cm
～数m厚の含角閃石デイサイト～安山岩，角閃石複輝石
安山岩，複輝石安山岩の3種類の溶岩，および礫岩，砂
岩，泥岩，凝灰岩の薄層を頻繁に挟む層厚約70mの（4）
層が重なる（図7f, g）．ヤテイ倉沢においては最上位付近
にも数枚のデイサイト質凝灰岩が挟まれる（図7e）．最
下位付近と最上位の凝灰岩は山崎ほか（1976），向井ほ
か（2009）により，次に述べる三城火山砕屑岩類中の凝
灰岩に対比されている．
三城火山砕屑岩類（向井ほか, 2009）
分布：美ヶ原高原の西側斜面，大門沢流域の標高1200

～1450mの間一帯．3km離れた高原の東部の同高度地帯
ではほとんど分布していない．図5Bの断面図④において
本層が現れていないのは，高角アバット不整合のためで
ある．
層厚：300m＋
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層序：下部八丁倉沢溶岩類に整合に重なる．地域西部
の大門沢では基盤の砥沢累層にアバット不整合で接して
いる（図7a）．上位は，北部では下部美ヶ原火山岩類に，
南部では扉峠火山岩類に整合に覆われる．南東方のほぼ
同一高度に分布する上部八丁倉沢溶岩類と複雑な指交関
係にある（図7a, d, e, f, g）．
岩相：角閃石を大量に含む白色凝灰岩を主とし，径数

cm程度の角閃石デイサイト～安山岩質角礫を含む．数m
の厚さの凝灰角礫岩～火山角礫岩，および数10cm ～数
mの厚さの凝灰質砂岩，泥岩，礫岩の薄い層を頻繁に挟
む．基盤の近くでは，基盤の内村層および砥沢累層起源
の緑色変質岩の径数cm～数10cm大の崖錐性角礫を多量
に含む（図8B）．
年代：大門沢（図5A，X地点：N36°12′15″，E138°

05′38″）から採取した本層の最下部付近の凝灰岩（図7a）
試料のK-Ar年代値は，1.98±0.18Ma（普通角閃石）で

あった（Appendix I）．この年代値によれば，この凝灰岩
層は2.07±0.02Maの年代値を持つ下部八丁倉沢溶岩類
と同時期か直後の堆積になり，この火山砕屑岩層の主要
な堆積時期は2Ma以降になる．また，この年代値は本層
と上部八丁倉沢溶岩類との指交関係とも調和する．

扉峠火山砕屑岩類（向井ほか, 2009）
分布：南部では三峰山周辺の標高の1450m～1700mの

間，北部では三城の標高1450m～1550mの間．
層厚：50～250m
層序：唐沢川火山岩類を整合に覆い，美ヶ原火山岩類

に整合に覆われる（図7c, d, e）．扉峠の西方からコナコ沢
にかけては，高角アバット不整合面を介して基盤岩（砥
沢累層）と接している．
岩相：含角閃石デイサイト～安山岩角礫を含む凝灰角

礫岩～火山角礫岩を主とし，同質の溶岩層，凝灰角礫岩
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図7　中信高原・美ヶ原区の塩嶺累層の柱状図．柱状図作成位置は図6を参照．（1）～（4）は本文p.44を参照，Hb：普通角閃石，0px：
直方（斜方）輝石，Cpx：単斜輝石．数値は該当層準付近からえられているK-Ar年代値（Ma）．年代値のデータソースは次のとおり，
＊1：向井ほか（2009），＊2：本研究，＊3：松本ほか（2007），＊4：Nishiki et al.（2011）．柱状図aおよびg下部のアバット不整合
は，実際にはそれぞれの柱状図内の全層準におよぶ．
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層（図8D）を挟む．場所によって礫岩，砂岩，泥岩，凝
灰岩の数m～数10cmの厚さの層を挟む．

この層中には茶臼山西部（田中ほか, 1979）や扉峠南
部などで径10cm大の結晶片岩の角礫が含まれている．こ
の結晶片岩礫は，南方の塩嶺‐砥沢区の境界部の横河川
断層に沿って露出し，三波川変成岩類に対比される横河
川変成岩（河内ほか, 1966; 吉野, 1976; など）由来のも
のと考えられ，同変成岩が近傍に露出していたことを示
唆している．

唐沢の上流部では本層の凝灰角礫岩が淡褐色～白色に
変質し，見かけは内村層や砥川区の福沢川層（狩野・宮
坂，2020）の岩相に類似しているが，側方で非変質の凝
灰角礫岩に漸移している．この変質帯は南北方向に長軸

を持つ長さ1.7km，幅1kmの帯状～楕円形の分布をしてお
り，諏訪の自然誌編集委員会（1975）によって指摘され
た砥川流域の変質帯の分布方向と一致する．中央隆起帯
の変質は中新世に完了したとされているが（歌田, 1973），
砥川区の福沢川層（狩野・宮坂, 2020）や本層の存在は，
熱水変質が前期更新世後期からそれ以降までの期間に起
きていたことを示す．
年代：図7dの最上位とほぼ同層準の扉峠の本層上部の

デイサイト質溶岩から，1.56±0.02Ma（石基）のK-Ar
年代値がえられている（Nishiki et al., 2011）．

美ヶ原火山岩類（向井ほか, 2009）
本層下部は向井ほか（2009）により，下部に位置し角

A B

C D

10 cm

FE NW SE

図8　中信高原，美ヶ原区の塩嶺累層構成層の代表的な岩相．A：下部八丁倉沢溶岩類中の複輝石安山岩質凝灰角礫岩（N36°10′53″，E138°
09′04″），B：上部八丁倉沢溶岩類に挟まれる凝灰岩（三城火山砕屑岩類）（N36°11′07″，E138°09′07″），大量の内村層起源の基盤岩
礫や下部八丁倉沢溶岩類の輝石安山岩角礫を含む．C：三城火山砕屑岩類のデイサイト質凝灰岩（N36°12′16″，E138°05′37″），D：
扉峠火山砕屑岩類の角閃石複輝石デイサイト質火山角礫岩（N36°11′10″，E138°07′34″），E：ダテ河原沢砂岩部層中のコンボリュー
トラミナが発達した泥岩層（N36°13′37″，E138°06′31″），F：板状節理が発達した上部美ヶ原火山岩類最上部の複輝石安山岩溶岩層

（王ヶ頭溶岩）（左上方に人物）（N36°12′58″，E138°07′10″）．
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閃石安山岩，角閃石複輝石安山岩の火山岩を主とし分布
域の異なる広

ひろ

小
こ

場
ば

溶岩・中山沢溶岩，およびこれらを覆う
ダテ河原沢砂岩部層に区分されている．本報ではこれらを
一括して美ヶ原火山岩類下部層とした．また，複輝石安
山岩を主とする火山岩類からなる下部王ヶ鼻溶岩・上部
王が鼻溶岩・百

ひゃく

曲
まが

り火山砕屑岩類・王ヶ頭溶岩（向井ほ
か, 2009）をあわせて，本報では同上部層とした（図6）．

この下部層と上部層の区分は，以下の説明を簡略化す
るためであり，向井ほか（2009）の細区分を否定するも
のではない．また，この区分は，木船ほか（1996）によ
る下部層と，中‐上部層の区分に相当する
下部美ヶ原火山岩類（新称）
分布：標高1550 ～ 1850mの美ヶ原高原の中腹部に分

布する．溶岩層のうち，南部の大門沢流域に分布する溶
岩層が広小場溶岩，北西部の中山沢に分布する溶岩層が
中山沢溶岩である（向井ほか, 2009）．
層厚：300m±
層序：扉峠火山岩類を整合に覆い，上部美ヶ原火山岩

類に整合に覆われる（図7c）．野々入川上流部では，基
盤岩（美ヶ原岩体）と，王ヶ鼻西方および北方では基盤
岩（内村層）とアバット不整合で接する．
岩相：下部は角閃石複輝石デイサイト～安山岩質角礫

からなる凝灰角礫岩を主とし，火山角礫岩，凝灰岩など
を挟む．上部はカンラン石，角閃石含有複輝石安山岩溶
岩を主とする．このうち中～東部域に分布する広小場溶
岩層の平均層厚は150m，同じく北西部に分布する中山
沢溶岩層も約150mの層厚を持つ単一のフローユニット
とみなされている（向井ほか, 2009）．両溶岩層の塊状部
には，板状節理が発達する．

両溶岩層の上部には，立壁沢層（田中ほか, 1979; 木船
ほか, 1996）またはダテ河原沢砂岩部層と呼ばれる非火
山性の堆積物からなる層厚150mの湖成層が挟まれ，詳
細な柱状図が提示されている（木船ほか, 1996; 向井ほか, 
2009）．この部層は砂層・泥‐シルト層・礫層の互層で，
下部の泥岩‐シルト層中には数cm前後のラミナが発達
している（図8E）．上部は礫層が優勢である．この部層
の北側は高角な平面を介して火山岩類と分布域が接して
いるが，直接の関係は不明である．一方，南側は火山岩
類と指交関係である（図7b）．
年代：広小場溶岩層の下部からは，1.56±0.02Ma（石

基）（松本ほか, 2007），中山沢溶岩層からは，1.57±
0.02Ma（石基）（Nishiki et al., 2011）のK-Ar年代値がえ
られている（図7c）．したがって，両溶岩層の噴出年代
はほぼ同時期と見なされる．
上部美ヶ原火山岩類（新称）
分布：大部分は標高1850m以上の高所に分布し，その

最上部は急崖で縁取られた美ヶ原高原頂上部の台地状低
起伏地形（メサ）を作る．
層厚：170m＋
層序：調査域では最上位の地層で，下部美ヶ原火山岩

類を整合に覆う．野々入川最上流部では，基盤岩（美ヶ
原岩体）とアバット不整合で接する．
岩相：厚さ数cm程度に剥離しやすい板状節理が発達し

た複輝石安山岩，カンラン石複輝石安山岩質溶岩を主と

し（図4, 8F），同質の凝灰角礫岩を挟む．最下部の下部
王ヶ鼻溶岩は，層厚150～30mの，その上位の上部王ヶ
鼻溶岩も層厚100～50m程度の．それぞれ単一フローユ
ニットからなるブロック溶岩である．本層の中部には最
大層厚約100mの半固結状態の礫層を主体とし，砂層や
泥層の薄層をともなう百曲り火山砕屑岩類（向井ほか, 
2009）が挟まれている．礫層中の礫は，淡褐色に変質し
た径数cm大の輝石安山岩の亜円礫が多く，見かけは内
村層や，前述（p.46）した扉峠火山砕屑岩類の変質した
凝灰角礫岩中の礫に類似している．上部の溶岩層（王ヶ
頭溶岩）は，単一のフローユニットとみなされ，その最
大層厚は約100mに達する（向井ほか, 2009）（図3）．
年代：本層では，王ヶ鼻溶岩の下部から1.53±0.03Ma 

（石基）（松本ほか, 2007），1.50±0.07Ma（石基）（Mankinen 
and Dalrymple, 1979），王ヶ頭溶岩の最上部から1.25±
0.06Ma（石基）（Mankinen and Dalrymple, 1979）および
1.32±0.02Ma（石基）（松本ほか, 2007）のK-Ar年代値
が報告されている．王ヶ頭溶岩の年代値は，霧ヶ峰区の
古期塩嶺累層の上限年代（宮坂・狩野, 2017）に相当す
る．

新期貫入岩類
調査域内には，塩嶺累層の活動と関係していると考え

られる火山岩組織をもつ浅所貫入岩体が分布し，それら
を新期貫入岩類と総称する．それらのうち比較的規模の
大きい岩体は，（1）塩嶺累層分布域の西端部で三城の南，

（2）塩嶺累層分布域の東端部の野々入川流域，（3）扉峠
の南に露出する3岩体である．
（1）の岩体は砥沢累層と塩嶺累層の境界部付近に分布

し，北東側の塩嶺累層分布域内では三城火山砕屑岩類と
接している．北西‐南東方向の長径約1kmの楕円形の
堅硬で緻密な岩体で，周囲から300m程度突出した標高
1612mに達する急峻な地形を構成している（図9A）．こ
の岩体は角閃石輝石デイサイト～安山岩質で，角閃石は
ほとんど変質（オパサイト化）していない．美ヶ原団研

（1990）および砥沢団研（1991）では，この岩体を貫入
岩として扱い，前者では貫入時期を塩嶺累層堆積前とし，
後者では貫入時期を明示していない．向井ほか（2009），
小山・大塚（2017）では，南方に分布する砥沢累層（小
滝山層群）と一連の岩体として表現している．この場合
には，残丘状に突出した岩体を塩嶺累層がアバット不整
合で覆うことになるが，このような関係は見出されてい
ない．

本報では三城火山砕屑岩との分布関係や変質状況の相
違から，本岩体を三城火山砕屑岩の堆積以降に貫入し，
削剥が進行した火山岩頸と解釈した．この岩体の現在の
上面高度は，デイサイト質の扉峠火山砕屑岩類および下
部美ヶ原火山岩類の分布高度に相当し，これらの給源で
あった可能性が大きい．これと同様な産状を示す岩体が，
変質した砥沢累層分布域中の観

かん

峰
ぽう

（1424m）とその南側
にも分布し（図5），これらも塩嶺累層の噴出に関連した
新期貫入岩体に帰属させた．
（2）の岩体は調査域東北端に位置し，北西‐南東方向

の長径500mの楕円形で，周囲は基盤岩の美ヶ原岩体であ
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る．（3）の岩体は南北方向の長径約800mの楕円形で，扉
峠火山砕屑岩類中に貫入している．これらの岩体は，と
もに緻密で堅硬な角閃石輝石安山岩質で，地形的に突出
しているので火山岩頸の可能性がある．

図5では省略したが，大門沢，扉峠および唐沢上流に
複輝石角閃石デイサイト～安山岩および複輝石安山岩
質の幅数m ～数10m程度の小規模な貫入岩体が存在す
る．図9Bは，向井ほか（2009）のFig. 8の東部に示され
ている三城火山砕屑岩類の凝灰岩層に貫入する幅約30m
の北東‐南西方向・高角の角閃石複輝石安山岩岩脈であ
る．この岩脈からの1.35±0.04Ma（石基）のK-Ar年代
値（Nishiki et al., 2011）は，近傍のX地点（図5）での
三城火山砕屑岩類のK-Ar年代値（1.98±0.18Ma）（p.46）
よりは新しい．向井ほか（2009）は，この岩脈の貫入面
周辺，およびヤテイ倉沢の上部八丁倉沢溶岩層・扉峠火
山砕屑岩類と貫入岩体（3）との境界付近に，貫入時に母
岩の三城火山砕屑岩類が帯水していたことを示唆するペ
ペライトの存在を報告している（図7a, f）．したがって，
上記の年代値は複輝石安山岩からなる上部美ヶ原火山岩
類の年代値とほぼ一致するが，これらの角閃石を含有す
る貫入岩は，三城火山砕屑岩類・扉峠火山砕屑岩類・下
部美ヶ原火山岩類のいずれかの給源岩脈または給源火道
の可能性が大きい．

地質構造

今回の調査によって，美ヶ原区の塩嶺累層は，和田牧
場火山岩類を除くと，分布域の西縁部，北縁部，東縁部
で周囲の基盤岩に対して高角アバット不整合に囲まれて
接していることを確認した．東縁部と西縁部の一部につ
いては，既に美ヶ原団研（1990）および向井ほか（2009）
に高角アバット不整合関係の記載がある．その南部は和
田区西部の三峰山に続く塩嶺累層分布域周囲のアバット

不整合（宮坂・狩野, 2017）に連続している．この型式
の不整合については，具体的な事例は示されていないが，
フォッサ・マグナ研究グループ（1958）による以下のよ
うな先駆的な指摘がある．
「（前略）本累層の縁辺部は古い岩類にたいして急勾配
で被ふくすることが多く，凝灰角礫岩の噴出とどうじに，
その片縁部が断層で切れて，全体が陥ちこむような事実
のあったことをしめしている．」（著者注：文中の本累層と
は，塩嶺累層を指す）

したがって，美ヶ原区でも他地域で報告してきた小諸
層群および塩嶺累層によって埋積される一次陥没（宮坂・
狩野, 2015, 2017; 狩野・宮坂, 2020）により，堆積盆が形
成されたと考えられる．この陥没盆地を埋積した塩嶺累
層は，美ヶ原団研（1990），向井ほか（2009）などで既に
指摘されているように，ほとんど水平な構造を保ってい
る．本調査での断面図（図5B）は，向井ほか（2009）の
断面図の切断位置とは異なるが，見解はほぼ一致してい
る．ただし，西縁部で北西‐南東方向の断層活動が，南
東縁部で南東側に傾動する構造が認められる．以下，こ
れらについて記載する．

一次陥没構造
基盤岩類と古期塩嶺累層との不整合線（地形面とア

バット不整合面との交線の地表トレース）は，地域東南
部の和田川～唐沢川にかけては北西‐南東方向で，唐沢
川からは南北方向に変わり，野々入川流域では再び北西
‐南東方向になる（図5A）．さらに北部では東西方向に
伸び，西側はほぼ南北方向，南西部は再び北西‐南東方
向に戻る．扉峠以南は南北方向で，全体としては北西‐
南東方向に伸びた多角形の陥没盆地の形態を呈している．
この屈曲する不整合線は，塩嶺累層・小諸層群の分布を
規制する第一級の広域的な断層をともなう地質構造（一
次陥没構造）の一部である．向井ほか（2009）も美ヶ原

鉢伏山
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観峰
(1424m)(1612m)

新期貫入岩類(1)
(角閃石複輝石安山岩～デイサイト)

扉峠
火山

砕屑
岩類

分布
域

基盤岩 (内村層相当層) 分布域

砥沢累層分布域

下部美ヶ原火山岩類分布域

下部美
ヶ原火

山岩類
 

分布域
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三城火山砕屑岩類分布域

三城_

大 門 沢

三 城 断 層  
凹凸
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砥沢累層分布域
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三城火山砕屑岩類凝灰岩層
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角閃石複輝石安山岩質岩脈

図9　古期塩嶺累層，三城火山砕屑岩類分布域中の新期貫入岩体．A：基盤の砥沢累層および三城火山砕屑岩分布域中に突出する角閃石複
輝石安山岩質貫入岩体（火山岩頚？），美ヶ原，百曲り下降点付近（N36°13′01″，E138°07′14″）から南西方を望む．B：角閃石複輝
石安山岩質岩脈，露頭下部では貫入面（白点線）は高角，上部では低角化し，上方に広がる（向井ほか（2009）のFig. 8東部の岩脈）

（N36°12′18.6″，E138°05′29.1″）．
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区内で同様な断層活動にともなう細長い堆積盆を想定し
ている．

美ヶ原区の塩嶺累層中では最古の和田牧場火山岩類
（2.11±0.05Ma）は美ヶ原高原の高標高部（約2000m）
に，次に古い下部八丁倉沢溶岩類（2.07±0.02Ma）は最
低標高部（約1200m）に分布している（図5）．和田牧場
火山岩類は乾陸成層であるが，下部八丁倉沢溶岩類の一
部は湛水環境（湖沼性？）であった（向井ほか, 2009）．
このことなどから，2.1Ma前後からそれ以降に，これま
で記載してきた一次陥没構造による陥没量（宮坂・狩野, 
2015, 2017; 狩野・宮坂, 2020）の最大値である800mに
達する高度差をもたらした陥没が発生したと解釈される．

東部では下部八丁倉沢溶岩類，北部では美ヶ原火山岩
類，西部では三城火山砕屑岩類と扉峠火山砕屑岩類が，
基盤岩とアバット不整合面を介して接している（図5）．不
整合面を挟んだ埋積層の年代差は少なくとも50万年にお
よぶ．本地区ではアバット不整合露頭そのものは，現在
までに見出していないが，地質図規模での基盤岩類と塩
嶺累層の分布状況からは，各所で両者が高角アバット不
整合関係で接していることが推定できる．そのなかでも
顕著な事例として，調査域東部で南東側に流下する野々
入川上流部（図5）での状況を以下に示す．

この周辺では，野々入川の西（右岸）側山腹斜面の下

部から河谷底と東（左岸）側の最高標高およそ2000mの
山腹斜面には，基盤岩を構成する下流側の内村層と上流
側の美ヶ原岩体が分布している．それに対して，およそ
1300m以上の西側山腹斜面の中～上部には下流側の低標
高部に下部八丁倉沢溶岩類が，上流部に向かって上部八
丁倉沢溶岩類から美ヶ原火山岩類がほぼ水平に積層し，
基盤岩類との間のおそらくは西に傾斜する高角アバット
不整合によって分布を遮断されている（図5）．この北西
‐南東方向で約4kmの間で，アバット不整合にはおよそ
650mの高度差が生じている．

さらに野々入川最上流部には美ヶ原岩体と最上位の上
部美ヶ原火山岩類が近接し，美ヶ原岩体は下部美ヶ原火
山岩類よりも一部高所（およそ1950m）に分布している

（図10）．したがって，図10の範囲内では南北2kmの間
に300m以上の不整合面の高度差が生じている．

西縁部のアバット不整合については，三城南方の大門
沢ではおよそ1300mの高度で基盤の内村層と三城火山
砕屑岩類が接しているが，北西縁の王ヶ鼻北方ではおよ
そ1800mで内村層と下部美ヶ原火山岩類とが接している

（図5）．基盤岩と塩嶺累層とのアバット不整合面の比高
は，西縁部では南北約3.5km間で500m程度に達してい
る．このような基盤岩と被覆層との分布パターンは，他
地域の塩嶺累層が示す高角アバット不整合（宮坂・狩野, 

2017; 狩野・宮坂, 2020）と同様な関係であ
る．

北西‐南東方向の断層
調査地域西部の大門沢を含めた薄川中～

上流域には，多数の北西‐南東方向の断層
が存在し，薄川断層群と総称され（小山・
大塚, 2017），その一部はB級の活断層とみ
なされている（仁科ほか, 1985）．この断層
群を構成する断層の多くは砥沢累層以下の
基盤岩類を切り，断層岩組織から左横ずれ
成分が卓越した断層と見なされている（小
山・大塚, 2017）．

これらのうち塩嶺累層を変位させるもの
は少なく，変位センス・変位量も不明瞭で
ある．また，山崎ほか（1976）では，大門・
霧ヶ峰・和田区の大門追分地溝の北縁を形
成する同一方向の鷹山断層群（宮坂・狩野

（2017）のFt2とFt3断層に相当）は，本区
内の茶臼山南東方約2km付近まで連続する
と推定しており，その走向をさらに延長す
ると薄川断層群の一部（以下に述べる三城
断層）に連続する．薄川断層群と鷹山断層
群との地質学的連続性は確認できていない．

今回の調査では薄川断層群のうち，塩嶺
累層を変位させる2条の断層（三城断層，石
切場断層）の存在を確認もしくは推定でき
たので，以下に記述する．
三城断層（新称）

三城集落を横断し，前述した新期貫入岩
類の最東部岩体の北東部を通過する断層で，
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図10　美ヶ原区東部，野々入川上流域の基盤岩類と古期塩嶺累層の分布状態とア
バット不整合線の推定トレース（緑色破線）．美ヶ原溶岩類下部と上部の境界
位置（青色点線）は，同区西部の両者の境界位置（標高1850m前後）と地形
変化から推定．背景のSRVC赤色地図は，国土地理院5m-mesh DEM dataに
より作成．
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総延長は3.5km以上と推定される（図9A）．この断層は
北東‐南西方向の尾根の鞍部を通過し，断層の東側には
基盤の内村層，西側には塩嶺累層が分布している．高角
西傾斜の正断層で，両層境界（不整合面）の垂直隔離は
約110mと見積もられるが，変動地形は不明瞭である．ま
た塩嶺累層の分布から300m程度の右横ずれ水平隔離を
持つと推定される．

この断層は，小山・大塚（2017）が記載した“Loc. 4
付近の断層露頭”を通過する薄川断層群に属する断層の
延長にあたるが，彼らは南東方の塩嶺累層分布域中には
延長させていない．彼らは断層岩組織からは左横ずれの
変位センスを持つとしており，塩嶺累層の分布が示す右
横ずれ隔離とは一致していない．
石切場断層（新称）

三城断層の北側約1kmをほぼ並走する高角西傾斜の
正断層で，三城火山砕屑岩類，扉峠火山砕屑岩類，下部
美ヶ原火山岩類分布域を通過する．総延長は約3km程度
で，三城北東方の急斜面との間の遷緩線に位置し，茶臼
山から西方に伸びる尾根に断層鞍部を形成している．こ
の断層による南東側落下の垂直隔離は50m程度と見積も
られ，下部美ヶ原溶岩類の分布状況から左横ずれ成分を
持つ可能性がある．

北東‐南西方向，南東側への撓曲構造
和田牧場火山岩類のホドノ入川溶岩類，扉峠南東に分

布する下部美ヶ原火山岩類，その下位の八丁倉沢溶岩類

の南東縁部は，分布が北東‐南西方向に直線的に並んで
いる．美ヶ原区の塩嶺累層はその構造が一般に水平であ
るが，この3区域のみ南東に10°程度傾斜している（図5B, 
断面①の右部）．図3Aにおいて，物見石山と扉峠を結ん
だ線の北西側では溶岩層がほぼ水平で，それより南東側
では溶岩層が南東傾斜であることが地形にも表れている．
この撓曲帯は長さ4km以上に達し，幅約1.7kmの間で最
大約300mの南東側落下成分を持つ．

議論：塩嶺累層・小諸層群の火山活動とテクトニクス

今回の調査で検討した北部フォッサマグナ・中央隆起
帯南部の美ヶ原区に分布する塩嶺累層の層序および構造
と，霧ヶ峰塩嶺地区の塩嶺累層（宮坂・狩野, 2017），塩
嶺‐砥川地区の塩嶺累層（狩野・宮坂, 2020）および小
諸帯の小諸層群（宮坂・狩野, 2015）での知見を総合し
て，塩嶺累層とその同時代層が記録するテクトニクスに
ついてまとめる．諏訪盆地南西方の塩嶺累層相当層（南
西塩嶺）および糸静線の運動と係わる議論については，
狩野・宮坂（2018, 2020）および狩野ほか（2021）を参
照されたい．

以下では，塩嶺累層，小諸層群，および新期塩嶺累層
と同時代の八柱火山群（西来ほか, 2007）の火山岩類分
布域を総称して，塩嶺火山域（Enrei Volcanic Field）と
よぶことにする．図11には，年代測定結果をふまえた南
西塩嶺域，音無川区と八柱火山群域を除く塩嶺火山域の
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火山岩類を中心とした層序対比を模式的に示した．霧ヶ
峰塩嶺と小諸層群との対比では，テフラも使用されてい
る（宮坂・狩野, 2017）（図12）．

北部フォッサマグナでは，中新世最後期まで日本海拡
大をもたらしたリフト帯の東縁部を成長させた火成活動
と，堆積盆の形成を伴った“グリーンタフ変動”が継続
し，中央隆起帯は5Ma頃までには隆起・削剥域となった

（フォッサ・マグナ地質研究会, 1991; 足立, 2018; など）．
およそ3.5Ma以降には，東北日本および北部フォッサマ
グナ地域は水平圧縮場に転換し（Sato, 1994; など），それ
にともなって中央隆起帯の北西隣の水

み の ち

内帯には褶曲‐衝
上断層帯（fold-and-thrust belt）が形成された（Niitsuma 
et al., 2003; Sato et al., 2004; など）．

これらの広域的な圧縮テクトニクスとほぼ同時期の4Ma
以降に小諸帯の一次陥没構造（宮坂・狩野, 2015）が形
成され，塩嶺累層の火山活動と造構事変（宮坂・狩野, 
2017）が発生している．

古期塩嶺累層下部層と小諸層群との層序・火山活動の対
比
初期火山活動

塩嶺火山域での最初期の活動は，4.25±0.20Maおよび
3.84±0.11MaのK-Ar年代値を持つ小諸層群・大杭層最
下部の繰矢川溶結凝灰岩層（宮坂・狩野, 2015）である．
だが，この時代の情報は大部分が被覆されているか，削
剥されてしまって，不明な点が多い．

塩嶺累層分布域では，砥沢累層における6Ma頃の火山
活動後の休止期を経て，鮮新世末期～前期更新世の前期

（3 ～ 2Ma）になって，砥川区で福沢川層（狩野・宮坂, 
2020）の火山活動が始まる（Appendix IIを参照）．その現
在の分布範囲は東西約3km×南北約5kmと小規模で，基
盤との不整合面は北縁部を除く大部分で低角である（狩
野・宮坂, 2020）．次いで，美ヶ原区では和田牧場火山岩
類がほぼ平坦な不整合で基盤岩を覆って堆積した．これ
らの活動は，複輝石安山岩溶岩が主体となっている．

和田牧場火山岩類は，その後の陥没を伴うアバット不
整合の形成場からはずれた高所に断片的に分布する．こ
のことから，この火山岩類は陥没域に積層した唐沢川火
山岩類および扉峠火山砕屑岩類には埋積されずに，浸食
および被覆から免れた一次陥没構造の形成以前の火山活
動の残存物であるとみなされる．

美ヶ原区で古期塩嶺累層下部層にあたる唐沢川火山
岩類の火山活動が本格化するのは2Ma頃からである．
Nishiki et al.（2011）では，美ヶ原区での古期塩嶺累層に
相当する火山活動のピークは1.6～1.4Ma頃であり，2Ma
頃の活動との間に不活発な期間があったとしている．し
かしながら，今回えられた1.98±0.18MaのK-Ar年代値

（p.46）を持つ三城火山砕屑岩類の最下部と1.6Ma頃の扉
峠火山砕屑岩類の上部層との間には，層厚300m前後の三
城火山砕屑岩類下～上部層とそれに指交する層厚200mの
上部八丁倉沢溶岩類，およびその上位の層厚50 ～ 250m
前後の扉峠火山砕屑岩類の下～中部層とが介在している

（図7）．したがって，美ヶ原区では既存の年代資料だけで
は，2.0～1.6Maの期間に火山活動が不活発な時期があっ

たとは断定できない．
この期間の火山岩類は美ヶ原区および塩嶺‐砥川区で

はほとんど無層理だが，北東側に離れるほど層理が発達
し，古期塩嶺累層下部層と対比できる小諸層群の大杭層・
布引観音層（宮坂・狩野, 2015）も含めて，湛水環境を示
唆している（図11）．すなわち，塩嶺‐砥川区～美ヶ原
区においては乾陸域での活発な火山活動が起こり，より
東側の地域では小諸層群を含めて現地で発生した火山噴
出物と共に，地域外からもたらされた土石流や洪水堆積
物の構成率が多いものと考えられる（宮坂・狩野, 2015, 
2017）．
美ヶ原区でのバイモーダル火山活動

下部八丁倉沢溶岩類に続く美ヶ原区の火山活動は，他
地域で見られるような複輝石安山岩からなる凝灰角礫岩
が主体ではなく，角閃石複輝石デイサイト～安山岩を多
量に含む火山岩類（三城火山砕屑岩類・上部八丁倉沢溶
岩類～扉峠火山砕屑岩類～下部美ヶ原火山岩類）で構成
されている．美ヶ原区に存在する含角閃石火山岩類の全
層厚は，単純積算で約650mになる（図6, 7, 11）．この
岩相は，南方の和田区西部の三峰山火山岩類の中位層で
は250m，和田区では130m，霧ヶ峰区では20mと薄くな
る（宮坂・狩野, 2017）．それら以外には，古期塩嶺累層
堆積時のおよそ2.1～1.3Maの期間に，含角閃石火山岩類
は糸静線の北側にはほとんど存在していない（図11）．

このようなバイモーダルで，かつ大部分が乾陸環境下
での約800mの厚さの火山岩類と，塩嶺累層中に分布する
長径1km規模の楕円体状の火山岩頚と考えられる新期貫
入岩体が存在すること（p.47）などから，美ヶ原区一帯
が火山活動の中心地の一つだったことが示唆される．向
井ほか（2009）もこのバイモーダルな火山活動について，
美ヶ原区内での一時的・局所的な張力場の環境を想定し
ている．

南西塩嶺では角閃石斑晶を含む火山活動を挟んで複輝
石安山岩質の火山活動が4ステージあるとされた（窪田, 
1999）．しかしながら，最近の斜長石を用いたK-Ar年代
測定によって，その根拠となった火山層序自体に疑義が
生じている（狩野ほか, 2021）．

およそ20km東方に分布する小諸層群岡森層および大門
区の古期塩嶺累層上部層には，角閃石安山岩の角～円礫
を含む礫岩層が存在する．これらの層の堆積年代は，上
下の地層との関係から1.3～1.2Ma頃であるが，内包して
いる角閃石安山岩礫の年代は唐沢川火山岩類の年代に近
い1.66±0.19Ma（宮坂・狩野, 2015）である．この時期
に美ヶ原区が隆起し，唐沢川火山岩類またはその相当層
起源の礫が岡森層まで供給されたものと考えられる（図
11のオレンジ色矢印）．

塩嶺累層が記録する前〜中期更新世の造構事変
塩嶺火山域に記録されている様々な造構事変は，狩野・

宮坂（2018, 2020）に詳しく述べられている．以下では，
今回の美ヶ原区での知見を加えて，時系列的に造構事変
を総括的にレビューする．

図12は，狩野・宮坂（2018）の図4を増補・改訂して，
塩嶺火山域とその周辺の層序・造構事変・造構ステージ



52 宮坂　晃・狩野謙一

などを模式的にまとめた．主要な増補・改訂部分は，本
報による美ヶ原区の列および狩野・宮坂（2020）にもと
づく塩嶺‐砥川区の列の追加である．さらに，K-Ar年代
にもとづいて南西塩嶺のユニット区分（窪田, 1999）を再
検討し，その下位層の年代を改訂した（狩野ほか, 2021）．

狩野・宮坂（2018, 2020）によれば，鮮新世末期から中
期更新世にかけての塩嶺火山域のテクトニクスは，およ
そ1.3Maおよび0.8Ma頃を境として3期（T.S.I～T.S.III）
の造構ステージ（tectonic stage）に区分される（図12, 
13）．それら以前の中期中新世にまで遡るこの地域周辺
の広域テクトニクスについては，狩野・宮坂（2020）の
本文とその中の図14も参照されたい．
造構ステージⅠ（T.S.I）：2Ma以前～1.3Ma
高角アバット不整合（一次陥没）の形成

東北日本では太平洋プレートの沈み込みに伴う広域的
な東西水平圧縮場が想定されている3.5Ma以後（Sato, 
1994; など）のT.S.Iの期間に，小諸層群分布域は大略東
西方向の引張場に置かれて一次陥没構造が生じた（宮坂・
狩野, 2015）．この引張場は，宮坂・狩野（2015, 2017），
狩野・宮坂（2018）で述べてきたように，北部フォッサ
マグナ形成史の中でも大きな謎の一つである．

小諸盆地から霧ヶ峰地域，塩嶺‐砥川地域にかけては，
総延長50km以上にわたって大局的には北北東‐南南西方
向，より詳細に見ると東西，北東‐南西，南西‐北東方
向が組み合わさって構成されているジグザグに屈曲した

高角の破断面に沿って東側が陥没し，アバット不整合を
形成しながら小諸層群の下部と古期塩嶺累層が陥没盆地
を埋積していった（宮坂・狩野, 2015, 2017）．この高角
アバット不整合は数ヶ所の露頭で確認でき，多数の地点
での岩石・地層分布によってその存在が推定できる（山
岸, 1988; 宮坂・狩野,2015, 2017; 狩野・宮坂, 2020）（図
13）．渡邉・大塚（2020）［注4］のF11，F12断層の通過
位置にあたる小諸盆地西縁部では，基盤の内村層と小諸
層群とが凸凹を有した高角不整合面で密着して接してい
る（宮坂・狩野, 2015）．

美ヶ原区でも，全体としては北西‐南東方向に伸びた
多角形の陥没盆地の形態を呈している．不整合面に挟ま
れた埋積層の年代差の50万年（p.49）は，高角な基盤の
崖が短期間に形成されて長期間維持されたのでなく，陥
没と埋積が繰り返した結果として成長していったものと
考えられる．不整合面から数10mの範囲の三城火山砕屑
岩類は，盆地中央方向（南東側）に最大60°程度傾斜して
いる．このことは，小諸層群で見られたように（宮坂・
狩野, 2015; 狩野・宮坂, 2018），盆地埋積中にも陥没運動
が継続していたことを示唆している．

向井ほか（2009）は，美ヶ原区のアバット不整合を
根拠にして，細長い堆積盆の形成と関係した断層運動に
よる前期更新世に形成された“局所的な火山性陥没モデ
ル”を提唱し，南東方の和田‐霧ヶ峰‐大門区内の“追
分火山性地溝”の形成と関連させた．しかし，“追分火山

 

 

 

 

図12　塩嶺火山域周辺のテクトニクス総括図．狩野・宮坂（2018）の図4を増補・改訂（詳細は本文参照）．本図での霧ヶ峰塩嶺は，和田
区，諏訪区および大門区を含む．
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性地溝”を大門追分地溝に改称した宮坂・狩野（2017）
では，その主要な形成期間は美ヶ原区での火山活動がほ
ぼ終了する1.3Ma以後で，新期塩嶺累層の変位をともな
う0.8Ma以降のT.S.III期の可能性が高く，小諸層群分布
域の二次陥没構造（宮坂・狩野, 2015）に対比している．
古期塩嶺累層相当層の広域的な火山活動は，“局所的な火
山性陥没モデル”をふまえて，以下に述べるように，よ
り広域的な一次陥没構造の形成と関連させて考察すべき
である．
基盤岩分布高度と重力構造

図13は，20万分の1長野図幅（中野ほか, 1998）での
ブーゲ重力異常の等重力線（仮定密度2.0g/cm3；以下，
ブーゲ等重力線）と，これまでの調査（宮坂・狩野, 2015, 
2017; 狩野・宮坂, 2020）で判明した塩嶺火山域でのア
バット不整合（図学的に推定されたものを含む）の位置
にもとづいて，不整合面高度の変化を示す等高線を重ね
た．

この時のアバット不整合が同一高度で形成される必然
性はないが，短期間に高さの異なる陥没が各所で発生し
た証拠もない．したがって，図13は局所的に見るとア
バット不整合形成時の高度差（落差）を示すが，広域的に

は不整合形成時以降の基盤の昇降量を表している．図13
のようなスケールでは，後者の要素が大きい．なお前述

（p.49）したように，調査域内のアバット不整合は，2～
1.5Ma頃の期間で形成されている．

美ヶ原区東方，依田川周辺でのブーゲ等重力線は南
北～北北東‐南南西方向を向き，東側の塩嶺累層・小
諸層群分布域（－50mGal前後）は西側の基盤岩分布域

（－30mGal前後）に比べて相対的に低重力異常地域を構
成している（図13）．塩嶺累層・小諸層群分布域の中央
部周辺で重力異常の変化が少ないのは（図13，および狩
野・宮坂（2018）の図17），地下での基盤上面高度に凹
凸が少ないこと，すなわち不整合面は，縁辺部では高角
で，中央部では低起伏でほぼ平坦な“鍋底状”の形態で
あることを示唆している．

ブーゲ等重力線は大門追分地溝の東北東縁から美ヶ原
区に向かって北西方向に変化し，その屈曲パターンは，一
次陥没による不整合線および大門追分地溝の北東縁の鷹
山断層群との走向と調和的である．美ヶ原区内で最も基
盤高度が高くなるのは，牛伏山から物見石山にかけての尾
根の北西側で，その高度は約1900m前後である（図5A）．

基盤岩分布域内での高標高部分は，北方の武石峰
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（1973m）周辺および南方の鉢伏山～二ッ山周辺で，1900
～2000mの定高性を有している（図2）．ここは，大門追
分地溝が形成される前の，塩嶺累層の曲隆部に一致する．
美ヶ原区からは，南および北東方向に離れるほど不整合
面高度は低下していく（狩野・宮坂, 2018）．

一方，大門追分地溝の南西縁を作る八子ヶ峰断層群は，
北東縁の鷹山断層群に比べて地溝を反映する重力構造に
は大きな影響を与えているようにはみえない．そこから
諏訪盆地に向かって，重力異常値は急速に低下し，諏訪
盆地中心部の諏訪湖底で最低（＜－70mGal）になる．こ
こでは厚さ1500m前後の盆地埋積層に覆われた基盤岩の
上面高度が，標高1000m以上から－500m以深？まで大
きく低下していることが地下構造探査によって指摘され
ている（池田・岡田, 2015; 狩野・宮坂, 2018）．

これまで述べてきたように，基盤および被覆層である
塩嶺累層，小諸層群および両者の間の高角アバット不整
合を伴う一次陥没構造は，このような重力構造の急変部
と一致しており，地質構造と対応している可能性が大き
い．この陥没は，北方の浅間‐烏帽子火山群（西来ほか, 
2013）（図1B）をこえて，四

あず

阿
まや

火山の東方の吾
あが

妻
づま

川上流部
の草津白根山付近まで延長されるとすれば，その南北長
は約70km，東西幅は南部で最大30km以上に達する負の
ブーゲ重力異常地帯を構成している（狩野・宮坂（2018）
の図17の淡水色でカバーした区域）．

一次陥没の形成後しばらくは美ヶ原～霧ヶ峰塩嶺地域
は湛水環境下，一部は乾陸環境で（図11），安山岩質溶
岩・火山砕屑岩類が広域的にほぼ平坦に堆積した（宮坂・
狩野, 2017）．小諸盆地には美ヶ原～霧ヶ峰塩嶺からの古
期塩嶺累層下部層分布域を含めた周囲の火山から湖沼・
河川に流入した溶岩・火山砕屑岩類と，関東山地を含む
周辺の基盤岩山地から砕屑物が供給されている（宮坂・
狩野, 2015）．

以上のように，基盤岩類と被覆層である小諸層群・塩
嶺累層の分布や全般的な重力構造を規制しているのは，
T.S.I期に成長した一次陥没構造である．小諸帯と中央隆
起帯の境界とされる“白根‐富士見線”（図1B）（小坂, 
1984）は，直線的で明瞭な境界ではなく，中央隆起帯の
南部では重力構造はそれに対して大きく斜交し，低重力
域は中央隆起帯側に広がるようになる．
造構ステージⅡ（T.S.II）：1.3Ma～0.8Ma

このステージの初期には，一次陥没構造の成長と埋積
はほぼ終了したと考えられる．このステージを記録する
新期塩嶺累層は，美ヶ原区には分布しておらず，塩嶺‐
砥川区では高標高部に小範囲に分布する．一方，和田‐
霧ヶ峰‐諏訪区および大門区周辺では新期塩嶺累層は高
標高地域に広域的に分布している．

これらの地区では，古期塩嶺累層と比べて明瞭な火山
体（鷹山，車山，八子ヶ峰，など）が形成され，かんら
ん石輝石安山岩とともに含角閃石デイサイト～流紋岩質
火山岩を伴い，全噴出量は古期塩嶺累層よりも多いと見
積もられている（Nishiki et al., 2011）．特に南東方の和
田区では，黒曜石（obsidian）を多産する和田峠火山岩
類の珪長質火山活動が活発となった（杉原ほか, 2009; 宮
坂・狩野, 2017; など）．したがって，美ヶ原区の古期塩

嶺累層相当層と同様に，周辺地域の新期塩嶺累層もバイ
モーダルな火山活動であった（図11）．

古期塩嶺累層で覆われた霧ヶ峰地域の基盤岩はさらに
隆起（曲隆）し，隆起域の中～南東部に新期塩嶺累層お
よび八柱火山群の火山が活発に活動し，中央分水界が成
長していった（Nishiki et al., 2011; 狩野・宮坂, 2018）．
このステージ末期からT.S.III期にかけては，曲隆部の南
西側には東俣川褶曲群や諏訪盆地側に落ち込む撓曲構造

（本木川撓曲）が成長し，曲降域としての諏訪盆地が顕
在化してくる．一方，小諸盆地には古期塩嶺累層相当層
の最上部の火山砕屑岩を主体とした岡森層の堆積が継続
し，湛水環境から乾陸環境に移行していった（宮坂・狩
野, 2015）．

塩嶺火山域では，このT.S.II期が時間的にも空間的に
も応力状況が最も不規則・不安定であった（宮坂・狩野, 
2017; 狩野・宮坂, 2018）．たとえば，新期塩嶺累層の火
山群と八柱火山群は北西‐南東方向の配列（図1B）をし
ており，これは同方向の圧縮場，北東‐南西方向の引張
場を示唆している．同様に北隣の烏帽子火山群の西北西
‐東南東方向の配列（図1B）は，同方向の圧縮応力場を
示唆している．

これに対して，T.S.Iの後期以降に生じた広域隆起をと
もなう美ヶ原区周辺での曲隆と東俣川褶曲群および諏訪
盆地側への本木川撓曲の形成は，北東‐南西方向の圧縮
応力場を示唆する（宮坂・狩野, 2017）．一方，小諸盆地
北部では火山活動をともなう二次陥没が，東西～北西‐
南東方向の引張応力場で生じている（宮坂・狩野, 2015）．
この応力方向は，霧ヶ峰塩嶺や烏帽子火山群が示唆する
北西‐南東方向の圧縮応力場とは不調和であり，局所的
に応力方向が変化したことが示唆される．
造構ステージⅢ（T.S.III）：0.8～0.2Ma

霧ヶ峰塩嶺地域ではこの期間の前半には一端火山活動
が休止し，大門追分地溝や諏訪盆地が成長する（宮坂・
狩野, 2017; 狩野・宮坂, 2018）．大門追分地溝は，褶曲の
外弧側にあたる上記の曲隆域の地表近傍での引張応力場
で形成された可能性が大きい．新期塩嶺累層を変位させ
る大門追分地溝の北縁の鷹山断層群は，一次陥没構造の
縁辺部に位置することから，この陥没構造を形成した断
層の再動と考えられる．諏訪盆地では北東‐南西方向の
引張応力場による正断層運動が顕著になり，盆地は急速
に沈降し埋積されていく．
“白根‐富士見線”にそって小諸帯西縁部に形成され

た芦田坂山背斜‐箱畳撓曲‐羽黒沢断層帯を含めて，一
次陥没時に活動した正断層が逆断層に反転して，小諸帯
中央部では東西～北西‐南東方向の圧縮応力場で望月褶
曲帯が形成され，丘陵化が進行していく（宮坂・狩野, 
2015; 狩野・宮坂, 2018）．0.5Ma以降には南方で南北方
向の八ヶ岳火山群の活動が活発化し，霧ヶ峰区の東方で
角閃石含有複輝石安山岩質溶岩からなる蓼科山が成長し
た（Nishiki et al., 2011）．

美ヶ原区および塩嶺‐砥川区を含めた塩嶺累層分布域
の西部では，新期塩嶺累層の火山活動が終息したのち，崖
の湯断層群（高畑, 2015）や牛伏寺断層を含む筑摩山地南
西縁部でのT.S.III期以降に引き続く活断層運動を伴った
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筑摩山地全体の隆起が継続している（狩野・宮坂, 2020）．
その影響は美ヶ原区周辺では引き続く基盤の隆起（曲隆）
と中信高原の成長として表れているが，霧ヶ峰区の踊

おどり

場
ば

断層などの一部の活断層（宮坂・狩野, 2017; など）を除
けば，明瞭な変動地形をともなう顕著な内部変形は発達
しておらず，中信高原の縁辺部では隆起にともなう谷頭
浸食が急速に進行しつつある．

それに対しての沈降（曲降）域は，南側では諏訪盆地
であり，北側では小諸盆地・上田盆地をつなぐ千曲川低
地である．

広域テクトニクスとの関連
塩嶺火山域が記録するT.S.I～T.S.IIIの各ステージを俯

瞰した場合，T.S.I期での高角アバット不整合の形成に伴
う一次陥没構造の成長，およびT.S.II後期から現在にか
けての筑摩山地南部の隆起，中信高原の成立，および諏
訪盆地の形成が最も重要な造構事変である．これらのう
ち，糸静線の活動との関係をふまえた諏訪盆地の形成過
程については，宮坂・狩野（2017），狩野・宮坂（2018, 
2020），狩野ほか（2021）での議論を参照されたい．
一次陥没構造の成長：大規模コールドロンの形成

小諸層群分布域の東方20‒30kmには，火山性陥没盆
地（collapse basin）のうち多角形の縁辺部を持ち陥没ブ
ロック内での破壊が少ない“鍋底状”の平板（plate）型，
またはピストンシリンダー（piston-cylindar）型カルデ
ラ（またはその断面が露出したコールドロン）（Lipman, 
1999; 下司, 2018; など）とされている本陥没盆地（本宿
団体研究グループ, 1968, 1970; 野村, 1991; など）が存
在する．この本宿陥没盆地は小諸層群分布域の陥没に先
立って中新世に形成されている．両者の特徴の相違につ
いては，既に宮坂・狩野（2015）で比較・検討されてい
る．

小諸層群分布域の陥没構造は，典型的な平板型コール
ドロンとは異なり，下部に大量の火山噴出物は確認でき
ず，陥没以前に大規模な隆起をしたという形跡や環状岩
脈群（ring dykes），環状断層群（ring faults）なども認め
られない．したがって，局所的火山活動よりは広域テク
トニクスを反映している可能性を考慮すべきである．

前述（p.52）したように，美ヶ原の塩嶺累層について
は“局所的な火山性陥没モデル”（向井ほか, 2009）が提
示されている．その時点では，霧ヶ峰塩嶺地域（宮坂・
狩野, 2017），塩嶺‐砥川地区（狩野・宮坂, 2020）およ
び美ヶ原区（本研究）での知見は含まれていない．これ
らでえられた広域的な高角アバット不整合などの存在を
加えれば，塩嶺火山域での陥没面積は，本宿陥没盆地の
数倍に達する．さらに前述（p.53）した北北東‐南南西
方向の負のブーゲ重力異常地帯も加えれば，陥没による
推定平面積はおよそ1000km2 以上［注5］に達し，日本
最大級のコールドロンとなる．

この陥没構造を形成した事変を，大規模コールドロン
の形成事例として一括りにした場合には，以下のように
なる．ただし，コールドロンとしての形態は異例であり，
島弧接合域での特異なテクトニクスの影響を考慮すべき
であろう．

古期塩嶺累層下部層：広域的割れ目噴火活動
前述（p.51）したように，塩嶺火山域での最初期の活

動は，4Ma前後のK-Ar年代値を持つ小諸層群・大杭層最
下部の繰矢川溶結凝灰岩層（宮坂・狩野, 2015）であり，
次いで，塩嶺累層分布域では，砥川区で福沢川層の火山活
動が始まり，2Ma頃から本格化・広域化する．この活動
時期は4Ma頃に約40km東方の関東山地・荒船山付近に
あった火山フロントが，西側の美ヶ原～霧ヶ峰地域に移
動を開始する時期（佐藤, 2004; 森ほか, 2012; Nakamura 
et al., 2014）と一致している．美ヶ原区は，東北日本西
部の北東‐南西方向から，南部フォッサマグナ・伊豆‐
小笠原弧に向かう北北西‐南南東方向に屈曲する核心部
に位置している（図1）．

火山岩類の岩相変化と年代データに注目した塩嶺火山
域構成層の層序対比図（図11）で示されるように，美ヶ
原区の塩嶺累層は，年代的にはそのほとんどが他地域の
古期塩嶺累層下部層と同時期になる．2 ～ 1.3Ma頃にか
けては，塩嶺累層分布域ではほぼ全域にわたって複輝石
安山岩質角礫を含む凝灰角礫岩，火山角礫岩を主とする
火山活動が生じ，同質の溶岩層および貫入岩を挟む古期
塩嶺累層下部層が広域的に堆積した．

これらのうち凝灰角礫岩，火山角礫岩の産状は多様で，
供源岩脈に近接してそれから移化しているもの，溶結組織
を含む火砕流的なもの，ぺぺライトを伴う水中自破砕溶
岩的なもの，湖沼・河川性堆積物に挟まれた土石流堆積
物的なものを含む（宮坂・狩野, 2017; 狩野・宮坂, 2020; 
など）．全体としては，東側ほど水の影響を受けている．

古期塩嶺累層は多くの場所での広域的割れ目噴火によ
り，ほぼ平坦に堆積した“洪水安山岩的”な性格をもっ
ている（Nishiki et al., 2011; 宮坂・狩野, 2017）．美ヶ原
区では唐沢川火山岩類の下部八丁倉沢溶岩層がこれにあ
たり，凝灰角礫岩よりも溶岩のほうが優勢である．

2Ma前後に陥没は本格的になり，美ヶ原区，和田‐霧ヶ
峰‐大門区の塩嶺累層分布域の縁辺部に形成された高角
正断層起源のカルデラ壁は高角アバット不整合面を形成
し，湖沼・河川性堆積物と火山岩類からなる古期塩嶺累
層がカルデラ内を埋積する．これらのうち，美ヶ原区で
の陥没は最大比高800m以上に達する．ただし，南西塩
嶺側では高角アバット不整合は確認されておらず，岩脈
群と給源火山は認められていないので，ここでの火山岩
類は，その時点では顕在化していない諏訪盆地北東側か
ら供給されたものとみなされる．

以上から，陥没は時間をおいて局地的に大小のカルデ
ラ群を形成し，各カルデラの成長にともなって合体して
いった可能性が大きい．このようにして大規模な多重コー
ルドロン（multiple cauldron）を形成した火山群全体と
しては，およそ300万年間以上の長期にわたってその活
動が継続した．

東北日本弧脊梁山地では，クラスター状にまとまったカ
ルデラ群が中新世～鮮新世にかけて形成されている（伊
藤ほか, 1989; 大竹, 2000; など）．このように捉えると，
形成年代は異なるが，脊梁山地と塩嶺火山域との火山活
動は類似しているようにもみえる．
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中信高原の成立
塩嶺火山域での負のブーゲ重力異常地域内での最重要

な構造要素である諏訪盆地は，火山性陥没盆地とは考
えられない（藤森, 1991; 宮坂・狩野, 2017; 狩野･宮坂, 
2018; など）．また大門追分地溝の主要な形成時期は新期
塩嶺累層の火山活動後であり，その北西方の基盤岩分布
域に発達する薄川断層群に連続する可能性が大きい（宮
坂・狩野, 2017）．小諸層群分布域の西縁では芦田坂山背
斜‐箱畳撓曲‐羽黒沢断層帯が形成され（宮坂・狩野, 
2015），塩嶺‐砥川区の塩嶺累層は中～高角に傾斜して
いる（狩野・宮坂, 2020）．火山活動は，T.S.III期の造構
事変にほとんど寄与してはいない．

水内帯と中央隆起帯との境界の“津
つ

南
なん

‐松本線”周辺
に形成されていた日本海拡大期の正断層（群）（Sato et 
al., 2004; など），あるいは前期更新世に塩嶺区西縁で古
期塩嶺累層の堆積盆を形成したT.S.I期の一次陥没による
正断層群が，糸静線とそれにともなう断層群との接合域
でT.S.III期に再活動して，現在の地体構造が形成された．
塩嶺火山域の西縁に位置する塩嶺・砥川区および美ヶ原
区で基盤高度が上昇し，中央分水界が形成され，中信高
原が成立するのは，分布域の南西縁を限る糸静線と西縁
を限る崖の湯断層群（図2）（高畑, 2015）のT.S.III期に
おける活動に起因している（狩野・宮坂, 2018, 2020）．
“白根‐富士見線”の起源も日本海拡大期に遡り，その

一部はT.S.III期に一次陥没構造を形成し，さらにT.S.III
期に再動して芦田坂山背斜‐箱畳撓曲‐羽黒沢断層帯を
成長させている．これらの一連の活動が，基盤岩の隆起・

削剥および中信高原の形成と小諸層群分布域の丘陵化に
寄与した．
局所応力場と広域応力場

図14に，糸静線より北側の塩嶺火山域一帯のT.S.I ～
T.S.IIIにおける応力場の変遷をまとめた．この図は，狩
野・宮坂（2018）の図16で造構ステージごとに応力場
を示した三図を，一つの図にまとめたものとみなして良
い．正断層運動と逆断層運動が重なる断層は，構造反転

（tectonic inversion）を示す．なお，北東部の小諸層群の
変形は，この図とは異なった応力場のもとで発生してお
り，非常に複雑である（宮坂・狩野, 2015）．

塩嶺火山域は，フォッサマグナの形成，糸静線の活動，
および伊豆‐小笠原弧衝突の影響を受けた島弧接合域と
いう特異なテクトニクス環境下にあり，その複雑な状況
がようやく把握できてきた段階である．塩嶺火山域では
カルデラ縁辺部に一般的とされる環状岩脈群，環状断層
群（Lipman, 1999; 下司, 2015; など）を伴わず，ジグザ
グに屈曲した不規則・多角形状の特異な形態を持つ総平
面積1000km2以上の広域的な陥没構造が形成されている．
このような大規模な陥没構造が，さらに広域的な東北日
本弧スケールでの東‐西～北西‐南東方向の水平圧縮応
力場（Sato et al., 1994; など）の中で生じた理由は不明
である．

図14のように，4Ma以降の中央隆起帯及び小諸帯では，
広域的に期待される東北日本弧での東西～北西‐南東方
向の応力場（Sato, 1994; など）のもとでの一様な運動を
示してはいない．むしろ広域応力場とは逆方向であった

り，ほぼ同一時期に直交方向の応力場におけ
る変形が生じ，また構造反転がいくつかの場
所で発生している．このような局所的造構応
力場の存在については，高橋・西来（2006），
向井ほか（2009），Nishiki et al.（2011）など
で指摘されていたが，それらの指摘よりも時
空間的により複雑である．

このような不規則・不安定な局所的造構応
力場の要因としては以下のような状況が考え
られる．北部フォッサマグナの地殻下部で
は，17 ～ 15Ma前後の本州弧とフィリピン海
プレート北東縁部の伊豆‐小笠原弧との直交
衝突による赤石‐関東対曲構造の形成（星, 
2018; など）にともなって，数～数十kmのス
ケールの中新統以前の基盤ブロックの分断化・
回転が進行し，再配置された基盤構造の再動
によって地殻浅部に発生した局所的応力場に
よる影響と考えられる（狩野・宮坂, 2018）．

1Ma前後から現在にかけては，北西進する
伊豆‐小笠原弧の北端部の伊豆地塊の衝突に
よる影響が加えられている．これら以外に，
広域応力場に非調和な変形や基盤の大規模な
隆起・沈降の原因を考える際には，特異なテ
クトニクス環境下にあり，急激に屈曲する火
山フロントの西方移動に伴う地下深部からの
マグマ供給系の変化も，考慮しなければなら
ない．
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図14　塩嶺火山域周辺の前～中期更新世の局所的浅所地殻応力場の時空変遷を
示す模式図．狩野・宮坂（2018）の図16にもとづき再構成．地質凡例は図
2を参照，応力方位は概略方向，詳細は本文参照．
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まとめ

北部フォッサマグナ・中央隆起帯南部を構成する中信
高原・美ヶ原区に分布する下部更新統の塩嶺累層の層序・
構造とその造構過程について再検討を行った．その結果
は，以下のようにまとめられる．
1．美ヶ原区の塩嶺累層は2～1.3Ma頃の火山岩類を主体

とする地層により構成され，年代的には他地区の古期
塩嶺累層に対比できる．塩嶺累層分布域の中でも北西
縁に近い美ヶ原区～塩嶺・砥川区の北北東‐南南西方
向の一帯では，2Ma頃に広域的な古期塩嶺累層の火山
活動が始まり，時代とともに活動は東方に移動した．
新期塩嶺累層に関係する1.3Ma以降の火山活動は，本
区周辺には認められない．

2．美ヶ原区の古期塩嶺累層の火山噴出物の量や溶岩の
厚さ，貫入岩の規模と分布などからみて，同層分布域
内では最も火山活動が旺盛だった．そこでの火山活動
は，他地区での複輝石安山岩質のユニモーダルな活動
とは異なり，角閃石デイサイト質～複輝石安山岩質の
バイモーダルな性質を持つことが特徴である．

3．美ヶ原区でも他地区と同様に，2Ma前後から1.5Ma頃
にかけて発生した広域的な一次陥没により，最大落差
800mに及ぶ高角アバット不整合をともなう堆積盆が
形成され，積算層厚1000m前後の火山噴出物・砕屑性
堆積物からなる古期塩嶺累層によって急速に埋積され
た．

4．塩嶺累層分布域東部と小諸帯の境界部付近では，一次
陥没構造は北北東‐南南西方向であるが，美ヶ原区で
の一次陥没構造は大局的には北西‐南東方向の長軸を
持ち，北北東‐南南西方向の中央隆起帯の一般的構造
と大きく斜交（ほぼ直交）している．

5．美ヶ原区の古期塩嶺累層は，他地区の大部分の古期塩
嶺累層と同様に，ほぼ水平な構造を保ち，塩嶺‐砥川
区に見られる中～高角，一部に逆転層をともなうよう
な顕著な変形は生じていない．

6．美ヶ原区周辺では基盤岩が周辺に比べて高所に分布
し，その周囲に向かって低下する基盤岩・塩嶺累層の
分布高度と調和している．このことは，古期塩嶺累層
堆積期以降の全般的な隆起（曲隆）を示し，南北方向
を持つ筑摩山地南部の隆起と関係している可能性があ
る．

7．この隆起によって，美ヶ原区では1.5Ma以降（おそら
くは0.8Ma以降）に比高800m前後に達する急速な削
剥が進行した．その結果，それ以前に生じた急速陥没
と埋積によって形成されたコールドロンを構成する塩
嶺累層のほぼ水平な内部地質構造が露出した．
今回えられた美ヶ原区の塩嶺累層についての以上の

知見を加えて，宮坂・狩野（2015, 2017），狩野・宮坂
（2018, 2020），狩野ほか（2021）で展開してきた塩嶺累
層とその同時代層の小諸層群が記録する塩嶺火山域での
前～中期更新世の火山活動・テクトニクスに関する議論
を再整理した．

謝辞

本研究で要した費用の一部は，東京地学協会令和2年度
研究・調査助成金［課題名：下部更新統塩嶺累層に記録
された諏訪盆地・中信高原地域の成立過程と糸魚川‐静
岡構造線の活動との関係（代表者：狩野）］を使用した．
国土地理院基盤地図情報・数値標高モデル5m-mesh（航
空レーザー測量）および同50m-mesh DEMデータを用い
た傾斜量鳥瞰図，SRVC立体地図および地形陰影図の作
成には，片柳由明氏によるSimpleDEMViewer, ver.6.9.1
を使用した．K-Ar年代測定を依頼した（株）蒜山地質年
代学研究所の八木公史博士には，年代測定法とその問題
点についてご教示いただいた．原子力規制庁の西来邦章
博士，および東京大学の池田昌之准教授からの査読コメ
ントによって，本稿は大幅に改善された．

野外地質調査データに基づく塩嶺火山域での我々の研
究報告は，本論で完了した．およそ40年間にわたる調査
の過程で，宮坂は小諸団体研究グループのメンバーをは
じめとして，多くの方々からのご支援を受けたことを記
して，感謝する．

［注1］本論での高角アバット不整合とは，露頭で直接計
測，あるいは地質分布から図学的に求められるおよそ
30°以上，最大は90°に達する交差角度を持つアバット
不整合である．正断層起源の不整合面形成後の再動に
ともなう“引き摺り”を除けば，上盤側の塩嶺累層は
ほぼ水平なので，アバット不整合面は形成当初の姿勢
を保持していると見なされる，ただし，美ヶ原区では
露頭そのものは見出されておらず，塩嶺‐砥川区では
その後の変動により不整合面が垂直～急傾斜し，逆転
している部分もある．

［注2］砥沢累層の上部および塩嶺累層の下部に該当する
が，田中ほか（1979, 1980）では基盤岩の二ッ山層に
帰属させている

［注3］山崎ほか（1976）は，該当する溶岩類とその周囲
の湖沼性堆積物を総称して八

や

丁
て

倉
ぐら

沢層と呼称した．本
論では命名者の先取権を尊重して，模式地の地名をこ
の漢字表記に戻して地層名として使用する．宮坂・狩
野（2017）で使用した地名も八丁倉沢だが，国土地理
院2.5万分の1地形図ではカタカナで表記（ヤテイ倉
沢）されている．

［注4］渡邊・大塚（2019, 2020）では，小諸層群分布域
内で第四紀に活動したとされる断層群が提示されてい
るが，多くは変位量の少ない変形である．また，これ
らの報告では，先行研究が適切に引用されておらず，
地層の定義に誤りを含み，大局的な変形像・変形史が
捉えられていない．小諸層群分布域内で更新世に形成
された最も重要な変形構造は，一次陥没構造とともに
芦田坂山背斜‐箱畳撓曲‐羽黒沢断層帯，大杭背斜を
含む望月褶曲帯および二次陥没構造である（宮坂・狩
野, 2015）．なお，渡邉・大塚（2019）の断層2は，宮
坂・狩野（2015）による羽黒沢断層帯に含まれる．

［注5］総陥没平面積は，p.53で述べた負のブーゲ重力異
常域の範囲と，塩嶺累層・小諸層群・八柱火山群の分
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布域を考慮し，諏訪盆地を底辺とし北方の吾妻川流域
で閉じる南北に延びた細長い不等辺三角形に近似して
概算した．この概算値は，実際よりも過小評価してい
るかもしれない．
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Appendix 1　三城火山砕屑岩類下部層のK-Ar年代

唐沢川火山岩類・三城火山砕屑岩層下部（図5A, ×地
点）に挟まれる白色デイサイト質軽石凝灰岩層（図7, 柱
状図a）のK-Ar年代測定は，（株）蒜山地質年代学研究所
に依頼した．

この測定では，鉱物分離の手順は八木（2006）にした
がい，計測には径70～150μmの普通角閃石を用いた．角
閃石は今回の試料中の年代測定対象物のなかで，もっと
も新鮮な状態のものを分離・濃集できるからである．角
閃石は粒径を出来るだけ微細にしたうえで，磁気分離に
より変質したものを取り除いている．Kの定量分析は長
尾ほか（1984）の手順にしたがって2回行った．その結
果，0.3268および0.3258wt.%を示し，平均値は0.326±
0.007wt.%で，再現性は0.31%であった．今回の2回測定
の誤差は2%未満なので，試料の不均質さは少なく，定量
の再現性は充分である．Ar同位体比は長尾ほか（1984），
長尾・板谷（1988），Itaya et al.（1991）にしたがい，同
位体希釈法で定量した．放射起源の 40Arの全量は，2.51
±0.22（10－8cm3 STP/g）であった．年代値の算出には
Steiger & Jager（1977）の壊変定数を用いた．

それらから求められた年代は1.98±0.18Ma（誤差は
2σ水準）で，この凝灰岩の噴出年代に近似していると推
定される．
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Appendix II 　砥川区の塩嶺累層・福沢川層（“赤渋沢
層”）のK-Ar年代

本稿の投稿後に，狩野・宮坂（2020）および本報に関
連する塩嶺火山域・砥川区の塩嶺累層の最下部を構成す
る福沢川層（“赤渋沢層”）の分布域の3地点からのK-Ar
年代値が，小松・小坂（2021）で公表された．また，この
報告では砥沢区の塩嶺累層からえられている既報のK-Ar
年代値もまとめられている．これらは本報での塩嶺累層
の初期火山活動に関連する重要なデータであるため．以
下にこの報告に関するコメントを述べる．

この報告は，業田（2016）によって「小松私信」とし
て記述された“赤渋沢層”の年代データの詳報であり，
狩野・宮坂（2020）では業田（2016）を引用した．した
がって，塩嶺累層の最初期火山活動がおよそ3～2Maの
間であったとする見解（狩野・宮坂, 2020）には変更は
なく，本文および本報の図11は今回の年代データを踏ま
えている．

報告された3地点を含めた福沢川層（赤渋沢層）を含
む塩嶺累層のK-Ar年代値と，それらがえられた狩野・宮
坂（2020）による地層区分と，小松・小坂（2021）によ
る地層区分との対応関係を表1にまとめた．
“赤渋沢層”は，諏訪盆地北部，砥川下流域の右岸側に

分布する変質した安山岩類を主体とする地層で，信州大
学卒業論文（非公開）で提示され，小坂・山岸（1988）
で概要が紹介された．小松・小坂（2021）では，“赤渋
沢層”を塩嶺累層より下位の地層とみなしている．模式
地とされた赤渋沢はこの地層の分布域の北縁部に位置し，
この沢沿いで観察できる主要な地層は基盤岩の砥沢累層
である．それに対して，本層の典型的な岩相は赤渋沢よ
りも南方の福沢川流域で観察され，年代データ等もこの
流域からえられ，上位の塩嶺累層下部層と整合的である．
これらから，狩野・宮坂（2020）では本層を塩嶺累層の
最下部層とし，模式地を赤渋沢から福沢川流域に変更し
て，福沢川層に改称している．（赤渋沢，福沢川の名称は，
国土地理院1/25,000地形図には示されていない．）

小松・小坂（2021）による砥川区の地質図は，狩野・
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宮坂（2020）の地質図と大局的には類似しているが，地
層区分，基盤岩（上部中新統下諏訪石英閃緑岩体とそれ
を不整合に覆う最上部中新統砥沢累層）との不整合・断
層関係などの解釈で異なる部分も多い．たとえば，福沢
川層に重なる塩嶺累層については，狩野・宮坂（2020）
では，古期と新期に二分し，前者の中にL1およびL2溶
岩層を部層として設定した．これに対して，小松・小坂

（2021）では，塩嶺累層を一括して扱っている．これら
の解釈の相違についての検証は，今後の研究に委ねたい．

このAppendixでの引用文献は，本論と狩野・宮坂
（2020）および小松・小坂（2021）の文献欄を参照され
たい．

Appendix III

塩嶺累層・小諸層群についての関連文献（宮坂・狩野, 
2015, 2017; 狩野・宮坂, 2018, 2020）の正誤表（表2）．

表1　塩嶺火山域・砥川区に分布する塩嶺累層のK-Ar年代値（年代順に配列）と，狩野・
宮坂（2020）および小松・小坂（2021）の地層区分との対応．

表2　塩嶺累層・小諸層群についての関連文献（宮坂・狩野, 2015, 2017; 狩野・宮坂, 2018, 
2020）の正誤表．


