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要旨

琉球弧と沖縄トラフの運動史を明らかにするために、琉球弧及び台湾北

部において古地磁気学と k-Ar法による年代学の研究を行った。 50地点以

上の第三紀の岩石から信頼できる初生磁化の方向を得た。琉球弧南部の約

45 Maの火山岩層と 10Maの貫入岩の古地磁気方向は大きな東振りの偏角を

持っていた。この東振りの偏角は約 4Maの岩石にはみられなかった。いっぽ

う琉球弧中部と台湾北部の 18Ma以降の岩石の古地磁気方向はほぼ真北または

真南を向いていた。これらの結果は琉球弧南部が、 10Maから 4Maのあいだ

に、台湾や琉球弧中部と相対的に時計回りに回転したことを示している。回

転の大きさは、台湾北部の約10Maと琉球弧南部の約45Maの古地磁気の方

向の比較から 190 と見積られた。各地域の伏角の大きさは、 これらの地域が

中新世以降有意な南北移動をしていないことを示している。古地磁気と年代

の結果から、沖縄トラフの生成と琉球弧の運動史について次のモデルを提唱

する。沖縄トラフは 10Maと4Maの聞に聞いた。沖縄トラフの南部は小さな

おおぎ形をつくるように聞いた。その結果、琉球弧南部は台湾北部を中心と

して時計回りに約 190 回転した。中部では沖縄トラフは平行に聞き、琉球弧

中部は回転を伴わず太平洋側へ移動した。



Paleomagnetic and Geochronological Study on the 

Ryukyu Arc: Formation Process of the Ryukyu A r c 

and the Okinawa Trough. 

ABSTRACT 

Tertiary rocks from the Ryukyu Arc and Taiwan record the 

kinematic history of the opening of the Okinawa Trough. We 

collected samples at more than 80 sites for paleomagnetic 

study and K-Ar dating. The southern part of the Ryukyu Arc is 

characterized by a large c10ckwise deflection in pre-Pliocene 

paleomagnetic directions: The clockwise deflection i n 

declination is observed in volcanic rocks， the age of which are 

about 45 Ma and 10 Ma. In contrast， no deflection is observed 

in rocks of about 4 Ma. The central part of the Ryukyu Arc and 

northern Taiwan consistent1y exhibits northward direction， 

between 18 Ma and 1 ~2 Ma. These results indicate that， 

between 10 Ma and 4 Ma， the south Ryukyu Arc rotated 

c10ckwise 190 with respect to the central Ryukyu arc and 

Taiwan. We propose the following model for the opening 

process. The opening of the Okinawa Trough took place 

between 10 Ma and 4 Ma. The southern part of the trough was 

opened by means of the "wedge" mode. As a resu1t， the south 

Ryukyu Arc rotated c1ockwise 190
• In the central part， the 

"parallel" opening occurred and the Ryukyu Arc drifted 

without any rotation. 
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第 1章 序論

太平洋とアジア大陸のあいだにはプレートの収束境界に沿って多くの縁

海一島弧系が並んでいる。その中でいくつかの縁海ー島弧系、たとえば日本

海一日本列島、沖縄トラフー琉球弧(図ト1)などは、大陸縁辺部が下部のマ

ントルの動きによって引き裂かれる、 いわゆるリフティング現象によってで

きたと考えられている (Taylorand Karner， 1983)。このように大陸から引

き裂かれた大陸縁辺は大陸から離れ、背弧海盆と枕み込むプレートのあいだ

で島弧を形成する。このようなシステムでは縁海の発達にともなって島弧は

漂流し回転するであろう。縁海ー島弧系の形成の歴史は島弧の運動の歴史の

中に刻み込まれていく。

琉球弧ー沖縄トラフはリフティング現象の初期段階にある若い縁海ー島

弧系と考えられている。琉球弧は九州の南から台湾まで約2000kmにわたる

島弧であり、その西側には深さ 2000mに達する沖縄トラフが細長く延びてい

る(図ト2)。 トラフは多くの正断層で切られたグラーベン構造をしており、

張力がはたらいていたことがわかる (Kimura，1985; Sibuet et al.， 1987)。

沖縄トラフは今まさに活動している背弧海盆である。高い地殻熱涜量

(Yamano et al.， 1989)、展張性の地震 (Eguchiand Uyeda， 1983)が観測

され、熱水の活動が見つかっている (Kimuraet al.， 1988)。

この研究では、琉球弧の運動の歴史から琉球弧と沖縄トラフの形成の様

子を探ることを試みた。琉球弧の回転運動の様子を、琉球弧に分布する岩石

の古地磁気と年代を求めることによって推定した。地殻の相対的な運動は古

地磁気の方向の違いとして現れる。古地磁気を求めた岩石の年代がわかれば

運動のおこった時期を知るこヒができる。

琉球弧のリフテイング現象は沖縄トラフの海底地質から中新世に始まっ

たとされている (Hermanet al.，1978; Lee et al.，1980; Kimura，1985; 

Letouzey and Kimura， 1986; Sibuet et al. ，1987)。第三紀以降の岩石に沖

縄トラフー琉球弧の形成の歴史が記録されているに違いない。そこで、第三
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図 1-1 琉球弧，沖縄トラフ及び周辺のテクトニクス概観

ーιι:プレートの沈み込み帯

実線で囲んである地域は本研究の調査地域
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紀の岩石を研究の対象とした。

地殻の運動は相対的に決まるものであるロ琉球弧の運動の様子を知るた

めには琉球弧とその周辺の古地磁気方向を比較する必要がある。琉球弧は地

質的、構造的に北部、 中部、南部に分けられる(Kizaki， 1986)。地殻の相

対的な動きを求めるために、琉球弧中部、南部、台湾北部及び沖縄トラフの

北側に位置する尖閣列島に分布する岩石を研究対象とした。

32 
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h 
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~ 120 132 

図 1-2 琉球弧と沖縄トラフの地形図

等深線は1000mおき.黒塗の部分は陸地.琉球弧の主要な島と台湾

で試料を採取した.
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第 2章 琉球弧の地形、地質及び試料採取

2. 1 琉球弧の地形

琉球弧は、背弧海盆の沖縄トラフとプレートの洗み込み帯の琉球トレン

チにはさまれた弧状の地形の高まりである(図ト2)。水深はほとんどが

500 mより浅い。琉球弧の大小たくさんの島々、つまり海面上にでていると

ころは、九州の南から台湾まできれいに弓なりに並んでいる。

琉球弧を構造的に北部、中部、南部に分けているのは、それぞれトカラ

海峡、宮古凹地と呼ばれる琉球弧を横切る 2つの海底谷である(Kizaki， 

1986)。そのうちでも中部と南部のあいだの宮古凹地は深さが1500mを超え

非常に深い。幅は約 10kmある。谷の斜面は急で、浸食というよりは構造的

な要因でできたように見える。谷の東側斜面は正断層で切れている (Sibuet

et al.， 1987)。

2. 2 地質及び試料採取の概要

第三紀の中新世までの地層は、宮古田地の北側の琉球弧北、中部と琉球

弧南部で大きく異なる。琉球弧の地質については Kizaki(1986) に報告されて

いる。ここでは簡単にまとめておく。

琉球弧北、中部には日本列島の四万十帯に相当する堆積岩の地層が広く

分布する。おもにフリツシュ型の砂岩泥岩互層で緑色岩を伴う。この地層の

堆積年代は白亜紀から始新世にかけてである。琉球弧中部には中新世の火山

岩が久米島とその周辺にみられる(図2-1)。

琉球弧南部の始新統は八重山諸島(石垣島、西表島)に分布する。この

層は浅海性の堆積岩である宮良川層と、その上を整合で覆う火砕岩を主とす

る野底層である。中新統は八重山層群と呼ばれる堆積岩層で琉球弧南部全域

に確認されている。台湾や尖閣列島にも八重山層群に相当する層が分布して

-4-



図 2-1 琉球弧と沖縄トラフの新第三系の分布

Kizaki (1986)より引用. 海底の鮮新世 (Pliocene)の堆積物は

島尻層群に相当する.
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図 2ー 2 試料を採取した地層の時代及び地域分布

各層の時代の幅はおおよそを示しである.



いる。

上部中新統から下部更新統にかかり、鮮新統を主とする島尻層群は琉球

弧全体に分布する(図2-1)。この層は泥岩を主とし砂岩や凝灰岩を含む、海

底で堆積した地層である。島尻層群は沖縄トラフ全域の海底にも分布する。

琉球弧、沖縄トラフのほとんど全域で、中新統の上を不整合に覆っている。

試料採取は、琉球弧中部、南部の主要な島(奄美大島、徳之島、沖縄本

島、久米島、宮古島、石垣島、西表島、小浜島、与那国島)、台湾北部、及

び尖閣列島(南小島)で行なった(図ト2)。

試料にはなるべく火山活動でできた岩石を選んだ。第三紀の地層で試料

を採取した地層を図2-2に示した。火成岩の持つ残留磁化は堆積岩の持つ残

留磁化に比べると強く、安定している。火成岩が初生的に獲得する磁化は熱

残留磁化である。熱残留磁化は、マグマが冷えて固まるときに、岩石の温度

が岩石の中の強磁性鉱物のキュリー温度より下がることによって得られる。

熱残留磁化は自然残留磁化の中で最も強く安定している。

堆積岩層から試料を採取するときにはなるべく粒子の細かい岩石を選ん

だ。堆積岩は堆積残留磁化を持っている。これは、堆積時に堆積物の中の磁

化粒子が地球磁場の方向にそろうことによって獲得される。堆積岩の磁化は

粒子の細かい方が安定している。

2. 3 各地域の地質と採取した試料

Pハ
ノ l 

2.3.1 琉球弧中部

古第三紀の花商岩が、中生代の堆積岩を貫いて、主に徳之島、奄美大島

に分布する(図2-3，2-4)。特に徳之島には島の 1/8を占める広い範囲にこ

の花商岩が分布している。放射年代は、徳之島の花筒岩については、

K-Ar法で、 59Ma (川野・加藤， 1989)、 61Ma (河野・植田， 1966)が

報告されている。奄美大島の花筒岩については K-Ar法で49Maから

54 Maが報告されている (Shibataand Nozawa， 1966)。これは暁新世後期

-7-
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図 2-3 奄美大島の深成岩類の分布と試料採取地点

試料採取地点を白丸で示した.番号は試料採取地点の番号
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隆警雪 Plutonic rocks 

鯵》

図 2-4 徳之島の深成岩類の分布と試料採取地点

試料採取地点を白丸で示した.番号は試料採取地点の番号
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図 2-5 沖縄本島の喜陽層と貫入岩体の分布，及び試料採取地点

試料採取地点を白丸で示した.番号は試料採取地点の番号
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図 2-6 久米島の阿良岳層と宇江城岳層の分布
及び試料採取地点

試料採取地点を白丸で示した.番号は試料採取地点の番号



にあたる。徳之島の 9地点、奄美大島の 1地点から花筒岩の試料を採取した。

沖縄本島には喜陽(かよう)層と呼ばれる堆積岩層が中部から北部にか

けて分布する(図2-5)。喜陽層から産出する大型有孔虫の化石

OiUI日mulites sp ，-)は始新世を示す (Konishiet al.， 1973)。この層は砂

岩を主とし、千枚岩、粘板岩をはさむ。沖縄本島の西岸ぞいには石英斑岩や

安山岩が点在している。これらは岩脈、岩床として喜陽層を貫いている。こ

れらの貫入岩に対しては11Maから 16Maのフイツショントラック年代が報

告されている(大四・林， 1982; 大四ほか， 1986)。喜陽層の砂岩の 1地点、

及び貫入している安山岩の 3地点から試料を採取した。

中新世と鮮新世の 2つの時代の火山岩体が久米島に分布している

(図2-6)。これらの火山岩の詳しい報告は中川・村上(1975)及び新城・加

藤(1988)にある。中新世の火山岩体は阿良岳層と呼ばれ島の南東側に分布

し、鮮新世の火山岩体は宇江城岳層と呼ばれ島の北側に分布している。

阿良岳層は溶岩と火砕岩の互層と岩脈より構成される。全層厚は少なく

とも450mある。安山岩溶岩の年代測定結果として、 K-Ar法により、

12.6 Ma、 17.6Ma (中川・村上， 1975)、 フイツショントラック法により

12.8 Ma、 15.1Haの報告がある。阿良岳層の 12地点から試料を採取した。こ

のうち 2地点からは K-Ar法による年代測定用の試料も採取した。阿良岳

層は新城・加藤 (1988) によって、 7つのUnitに分けられている。このうち

1から 6のUnitから試料を採取した。

宇江城岳層は、下部の鮮新世前期の堆積岩層の上を整合に覆っている。

この堆積岩層の傾斜は 100 程度で充分緩い。宇江城岳層は玄武岩及び安山岩

の溶岩及び凝灰角諜岩で構成されている。 10数枚の溶岩があり、層厚は約

300 m に達する。この層からは4.6Ma及び5.5MaのK-Ar年代が報告さ

れている(中川・村上， 1975)。またフイツショントラック年代は 6.24Ma 

が報告されている(大四ほか， 1987)0 5地点から試料を採取し、そのうち

1地点からは、年代測定用の試料も採取した。
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2.3.2 琉球弧南部

第三紀の火山岩で最も古いものは野底層である。分布域は石垣島、西表

島及び小浜島である(図2-7，2-8， 2-9)。この層は主に火砕岩や酸性溶岩で

構成されている。あいだに数枚の堆積岩層をはさむ。全層厚は約400mであ

る。野底層の堆積岩から産出される化石 01ummulitespengaronensis. 

Discocyclina javana. Pellatispira madrasz uは始新世後期を示す(中川

ほか， 1982)。フイツショントラック年代は43.5Ma、 44.1Ma (大四ほか，

1987)、 47.5Ma (松本・大四， 1982)が報告されている。石垣島の 22地点、

西表島の 2地点から試料を採取した。採取した試料は流紋岩溶岩、溶結凝灰

岩、凝灰岩である。

野底層群には安山岩が貫入している。これらの貫入岩の年代は明らかに

されていない。この貫入岩の 1地点から古地磁気測定用及び年代測定用の試

料を採取した。

Miki et al. (1990)の報告では、石垣島の貫入岩の採取地点は 5地点と

なっている。 しかし、 このうち 4地点の安山岩 (35，37，51，55)は、 その後の

調査で自破砕溶岩 (brecciatelava)であることがわかった。自破砕溶岩中

のブロックは冷却後動いているので古地磁気測定には適さない。この地点か

らの結果はこの後の考察からは省いた。これらの自破砕溶岩のうちの 2地点

からは年代測定用の試料も採取した。

小浜島の安山岩の 1地点、からも試料を採取した(図2-9)。この安山岩は

石垣島の野底層に相当する細崎層を貫いていると報告されている(木崎，

1985)。 しかし、この地点の安山岩は貫入している接触面が明かでないこと

と、 1 km ぐらいの範囲内に同じ岩質の自破砕溶岩が多くみられることから、

自破砕溶岩内の大きなブロックである可能性もある。

八重山層群と呼ばれる中新世の堆積岩層が野底層を不整合で覆っている。

中新世初期の動植物化石(Chlamys SP.‘ AeQuiDectem SP.. Turritella SD. 

Astriclypeus SP.. Globigerinoides trilobusなど)がこの層より産出す

る(矢崎， 1982; 中川ほか， 1982)。八重山層群はおもに西表島と与那国島

内
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Ishi.gaki-jima 

医璽 NosokoF. 

o 5km 

図 2-7 石垣島の野底層の分布及び試料採取地点

試料採取地点を黒丸で示した.番号は試料採取地点の番号(番号の

前につく地域の識別記号(IS)を省略しである).
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Iriomote-jima 

o 5km 

図 2-8 西表島の野底層と八重山層群の分布，及び試料採取地点

試料採取地点を黒丸で示した.番号は試料採取地点の番号(番号の

前につく地域の識別記号(IR)を省略しである). 
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図 2-9 小浜島の細崎層と貫入岩体の分布，及び試料採取地点

細崎層は野底層に対比される.

試料採取地点を白丸で示した.番号は試料採取地点の番号.
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Yonaguni-jima 

o 2km 

図 2-10 与那国島の八重山層群の分布と試料採取地点

試料採取地点を黒丸で示した.番号は試料採取地点の番号(番号の

前につく地域の識別記号 (Y)を省略してある). 
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MIYAKO圃 JIMA

医麹 ShimajirlG. 

5 km 

図 2-1 1 宮古島の島尻層群の分布と試料採取地点

試料採取地点を黒丸で示した.番号は試料採取地点の番号(番号の

前につく地域の識別記号 (MY)を省略しである). 
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図 2-12 南小島の貫入岩体の分布と試料採取地域

試料採取地点を自丸で示した.番号は試料採取地点の番号.
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図 2-1 3 台湾北部の火成岩類の分布と試料採取地点

試料採取地点を黒丸で示した.番号は試料採取地点の番号(番号の

前につ く地域の識別記号(NT)を省略しである). 
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に分布している(図 2-8，2-10)。与那国島の 7地点から砂岩の試料を採取し

た。

琉球弧南部の島尻層群は宮古島の東及び南の海岸沿いに細長く延びた帯

状に分布する(図2-11)。宮古島の島尻層群は南南東に緩く傾斜しており、

上部から下部までほぼ連続して露出している。この層はおもに泥岩、砂質泥

岩よりなりあいだに数枚の凝灰岩層をはさんでいる。層厚は約2000mである。

島尻層群から産出する多くの有孔虫化石(yloborotalia margaritae. 

Globigerina decoraoertaなど)はBlow(1969)の区分でN17からN18に相

当し、中新世上部から更新世下部を示す(矢崎・大山， 1980)。また凝灰岩

中の角閃石の K-Ar年代は3.64:tO.22Ma (Kuramoto and Konishi， 1989) 

で鮮新世を示す。 21地点から泥岩及び凝灰岩を採取した。

2.3.3 尖閣列島

尖閣列島は沖縄トラフの北側に位置する。中新世の堆積岩層に貫入して

いる火成岩(角閃石閃緑岩質ひん岩)が魚釣島と南小島に分布している(松

本ほか 1982;図2-12)。この岩石の年代は、周りの地質との関係と、鉱物

の色により鮮新世から上部中新世にかけてと報告されている。絶対年代の報

告はない。南小島の貫入岩の 1地点から試料を採取した。

2.3.4 台湾

台湾北部には浅海性の堆積岩層が下部中新統から上部更新統まで連続的

に、ほぼ南北方向に延びる帯状に配列している。地層は東にいくほど古くな

り、かっ変成を受けている。台湾の地質に関しては Ho(1986， 1988)の報告

がある。ここでは簡単にまとめる。

中新世の堆積岩層;下部から木山層 (MushanFormation，一部は上部漸

新統)，大寮層(Tal iao Forma tion) ，南港層 (NankangFormation) ，南荘

層 (NanchuangFormation)、のあいだに火成活動が認められる。火成岩、火

砕岩の層がこれらの堆積岩層のあいだにレンズ状に分布している(図2-13)。
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火成岩、火砕岩は堆積岩層の帯状の分布に沿って北東、南西方向に点在する。

これらは南西へいくほど新しい層のあいだにはさまれている。層の厚さは場

所によってまちまちで、東の厚いところで8000m、西で500mとされている。

これらの火山岩は玄武岩質で海底で噴出したと考えられている。火成活動の

時代はその火成岩がみとめられる堆積岩の年代と同時期と考えられている。

絶対年代の報告はない。堆積岩に対しては微化石から中新世下部から上部ま

での年代が連続的に当てはめられている。木山層，大寮層の 8地点、南港層

の 1地点、南荘層の 6地点の合計14地点、から凝灰岩と玄武岩を採取した。 2

地点からは年代測定用の試料も採取した。

台湾北東部の基隆(Chilung)近くにデーサイトのドームが中新世の堆積

岩を貫いて単独で分布する。この安山岩の絶対年代は0.2Maから 1.7Maで

鮮新世を示す (Chuangand Bellon， 1984)。この安山岩の 1地点から古地磁

気測定用及び年代測定用の試料を採取した。

2. 4 試料採取方法

古地磁気の測定のために、 1地点あたり 10個前後のブロック状の試料を

定方位で採取した。試料の方向は、磁気コンパスを用いて決定した。試料は

20 mの範囲内から採取した。

正確な古地磁気方向を得るには地殻の傾動による影響を取り除かなけれ

ばならない。傾動補正を施すことができるように採取地点にはなるべく層面

のわかる場所を選び層面の定向と傾斜を測定した。層面のわからない場合に

は周りの地質の状況から傾動の影響の有無を確認し、傾斜が 100 程度より少

なく傾動の影響が無視できるほど小さいときのみ試料を採取した。

風化や変質のない新鮮な火成岩の地点、からは年代測定用の試料も採取し

た。なるべく新鮮な 20cm立方ぐらいの大きさの試料を採取した。
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第 3章 K-Ar年代

3. 1 試料及び分析

久米島で採取した阿良岳層及び宇江城岳層の溶岩、石垣島で採取した貫

入岩、台湾で採取した諮岩の年代を全岩を用いた K-Ar法によって求めた。

K-Ar法は 4日Kの放射壊変を用いた年代決定法である。試料中の

“Kは岩石生成後次式にしたがって“Arと 4¥lKに壊変する。

d [4日K]

d t 
=ー (λe+λβ) [4¥lKJ 

d [4¥lAr] 

d t 
=λe [4日K]

ここで λeとλpはそれぞれ電子捕獲と β壊変の既知の壊変定数である。これ

らの式より試料中 4日Kと放射壊変によってできた 4日Ar (4¥lArrad)の量

がわかればその試料の年代を求めることができる。岡山理科大学の分析装置

を用いてカリウム(K) とアルゴン (Ar )の定量分析を行った。分析は長

尾、板谷(1988)による方法で行った。 λeとλpの値にはそれぞれ

0.581 X 10-1 ¥lyr-¥4.962x10-1日yr-I (Steiger and Jager， 1977)を用い

た。

岩石ができた年代を正確に知るためには、岩石の中に放射性核種の壊変

によって生じた 4¥lArが岩石の中に完全に残っている必要がある。そのため

には試料とする岩石が、風化、変質を受けておらず充分に新鮮でなければな

らない。年代決定に適した試料かどうかを調べるために試料の薄片をっくり

鏡下観察を行った。その結果は付録 にまとめである。鏡下観察の結果、採

取した試料のうち 7個はは充分新鮮で年代測定に適していると判断した。
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40Arradの量は試料中のArの同位体比を測定し、 4白Ar r a d以外の

Arの同位体比を空気中のそれと等しいとして計算で求めた。 Arの定量の

ためには、量の知れている 38A rスパイクを加え Arの同位体比測定を行う

同位体希釈法を用いた。測定のために試料の特に新鮮な部分をを粉砕し、 60

メッシュから 80メッシュの大きさに揃えた。 1個の試料あたり、 0.5g から

0.9 gを測定に用いた。まず、試料表面に付着した大気中の Arを取り除く

ために、 200"Cの真空中で排気しながら、 l日放置した。次に 1500"Cで試料

を溶かし、脱ガスし、そのガスの同位体比を測定した。

Kの同位体比は地球上で一定なので、 40Kの量を決めるためには Kの総

量を決定すればよい。 Kの定量は、 2000ppmのセレン(c s )の干渉剤を用

いた炎光分光分析法によって行った。 Kの量が既知である標準試料には工業

技術院地質調査所において調整されたJB-1Basaltを用いた。 1個の試料当

り2度測定し、平均値をとった。

K-Ar年代と誤差の計算は Coxand Darlymple (1967) の方法で行つ

た。

3. 2 年代測定結果

年代測定の結果は表3-1 にまとめである。

久米島の阿良岳層の溶岩からは 17.9:!:0.4Ma と 17.0:!:0 . 4 Maのほぼ等

しい 2つの年代を得た。この年代は中新世で今までに報告されている年代

( 17. 7 Ma， 12.6 Ma， 中川・村上， 1975; 12.8 Ma， 15.1 Ma，大四ほか，

1987)とよく一致する。これら 6つの年代のうち 4つは約 17Ma を示し、残

り2つは約 12Maを示す。 17Ma と12Maの2つの時代の火山活動があった

らしい。

宇江城岳層の溶岩からは2.24:!:0.10Haの年代を得た。この年代は鮮新

世で地質の層序と矛盾しない。この年代は中川、村上 (1975) による年代

(4.6 Ma ，5.5 Ha) よりも若い。
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表 3-1K-Ar法による年代測定結果

Site No. Locality Sample K 4日Arrad Age Arair 
Artotal 

(wt%) (10-8CC/g) (Ma) (%) 

IshiRaki-jima Island 

IS19 124・13'11" E 加desite 0.940 35.2:t2.7 9. 64:t0 .80 89.2 

24'21'34" N 

Kume-jima Island 

KM3 126' 47' 58" E Andesite 0.756 6.56:t0.21 2.24:t0.10 61.0 

26・21'15" N 

KM9 126' 48' 49" E Porphyrite 1. 90 133:t2 17.9:t0.4 30.2 

26・17'18"N 

KM13 126・48'27"E 加desite 1.55 103:t2 17.0土0.4 31.6 

26・18'21"N 

Taiwan 

NT24 121・24'5" E Andesite 0.580 17.8:t0.87 7.91:t0.45 71. 9 

24・56'34"N 

NT40 121' 50'22" E Andesite 1.511 7.06:t0.40 1.20:t0.07 76.4 

25' 7'10" N 

NT43 121'20'35" E Andesite 0.426 16.8:t0.58 10.1:t0.62 64.0 

24・51'33"N 

計算に用いた定数は λe=4.962x10・IB yr-I，λβ= 0 . 581 x 10-1 日 yr- 1 •

40Kの同位体比は 4日K=1.167 x 10・4(atom per atom of natural potassium; Steiger叩 d

Jager， 1977). 
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石垣島から採取した貫入岩の年代は 9.64:t0.80Maで中新世後期である。

この岩石は始新世後期の火山岩に貫入していて、その上を鮮新世の堆積物が

不整合に覆っている。得られた年代は地質層序と矛盾しない。

台湾の 2カ所の試料 (NT24，NT43)から得た年代は、 7.91:t0.45Ma と

10.1:t0.62 Maを示す。これらの地点は南荘層のあいだに分布する粗粒玄武岩

地点である。南荘層の年代は微化石から中新世中期から後期とされている。

K-Ar法で求めた年代は微化石による年代と非常によく一致している。

台湾の基隆で採取した溶岩の年代は1.20:t0.07 Maで、鮮新世に含まれ

る。今までに報告されている年代(0.2'" 1. 7 Ma)のあいだに入り、 よく一致

する。

v
h
d
 

n
J
U
 



第 4章 古地磁気

4. 1 測定及び解析方法

合計105地点から古地磁気測定用の定方位試料を採取した。実験室でそ

れらの試料を直径2.5cm高さ 2.5cmの円柱形の測定用試料に整形した。 1

つのブロック試料から 2個 --3個の測定用試料をつくった。例外として島尻

層群の泥岩の試料は、半未回結で、 ドリルを用いて整形するには柔らかすぎ

るので、 1辺2.5cmの立方体に整形した。これらの立方体の試料の表面は崩

れないようにアクリル樹脂(磁化がないので都合がよい)でおおった。島尻

層群からは 1個のブロック試料あたり、約 10個の測定用試料をつくった。

残留磁化の測定はScT社の超伝導磁力計及び、研究室で製作したスピナー

磁力計を用いて行った。試料の磁化強度によって 2つの磁力計を使い分けた。

磁化強度が1x10-SAm2 以上の試料は、スピナー磁力計を用いて測定し、残り

の磁化強度の弱い試料は超伝導磁力計を用いて測定した。

岩石の持つ残留磁化は岩石ができるときに獲得される初生磁化以外に 2

次的に獲得される磁化を含む。岩石のできたときの地球磁場の方向を得るに

は2次的な磁化の成分を取り除かなければならない。 2次的に獲得された磁

化は多くの場合初生磁化に比べると不安定で弱い。 2次的な成分は部分的な

交涜消磁または熱消磁で取り除くことができる。試料の熱消磁は、内部を

2 x 10-6 T以下の磁場に保った炉を用いて空気中で行った。消磁温度で30分

間加熱した後、室温まで冷ました。試料の交流消磁は、実験室で製作した 3

軸回転のタンブラー型消磁装置または夏原技研製作の消磁装置を用いて行っ

た。

試料の持つ残留磁化の成分は試料を段階的に消磁したときの残留磁化ベ

クトルの変化から求めた。段階消磁は、熱あるいは交流どちらかの方法で行

った。残留磁化ベクトルの変化の様子は、磁化方向のシュミットネットへの

投影図、磁化のベクトルの直交座標への投影図 (Zijdervelt，1967)を用い
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て観察した。直交座標への投影図は磁化方向の変化と磁化強度の変化を同時

に見れるばかりでなく、いくつかの成分が順番に消磁されていくときその l

つ 1つの方向を知ることができるという利点がある。特に同時に消磁されて

いく成分が 1成分の場合、 この図に投影した磁化ベクトルの変化(消磁曲線)

は直線になる。試料に残っている磁化の成分が 1成分の場合、消磁曲線は座

標の原点へ向かう直線となる。直交座標上での消磁曲線の直線成分は

Kirschvink (1980) の方法により最小自乗法で取り出した。

まず最初にパイロット試料を用いた段階消磁実験によって、各地点の残

留磁化の安定性を調べた。各地点から 2個以上の測定用試料を持つ試料 2----

3個を選び、それをパイロット試料とした。各パイロット試料から作った測

定用試料のうち、 1個を用いて熱段階消磁実験を行い、残りの 1個を用いて

交涜段階消磁実験を行った。段階熱消磁は、 30"Cまたは50"Cおきに 600"C

または 700"Cまで行った。段階交涜消磁は 10mT までは2.5mTおき、 10mT 

以降は 5mTおきに最高 95mT まで行った。

パイロット試料を用いた実験は、残りの試料から最も効率よく安定した

成分を取り出すために行った。安定した成分を得ることのできる消磁方法を

この実験の結果から決定した。また、残りの試料の段階消磁をする際の消磁

段階を決定した。パイロット試料の実験によって、安定した成分を取り出す

ことのできなかった地点の試料は残りの試料の残留磁化を測定しなかった。

パイロット試料を用いた実験で安定な磁化の成分を取り出すことができ

た地点の残りの試料を、パイロットテストで決定した方法、段階で消磁し、

特徴的な磁化の成分を得た。採取した 1つのブロック試料に対し、 1つの測

定用試料を測定した。各試料から得た特徴的な磁化方向を平均しその地点の

方向とした。層面の測定できる地点、の結果に対しては傾動補正を施した。
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4. 2 徳之島及び奄美大島の花商岩類

4.2.1 段階消磁実験

9地点のうち l地点(TK2)から安定な磁化の成分を取り出すことができ

た。消磁に対する磁化ベクトルの変化の様子は交流消磁、熱消磁両方ともほ

ぼ同じであった。(図4-1)。どちらの方法の消磁でも磁化方向はほとんど変

わらず、安定な 1成分のみが現れた。直交座標上の消磁曲線は原点へ向かう

直線になった。この直線成分をこの地点の特徴的な磁化方向とした。各試料

の特徴的な磁化の成分は交流消磁によって取り出した。

消磁前の残留磁化強度は、 1個が比較的強く約 10-6Am2 で残りの 8個は

弱く 10・8"'10-9Am2 であった。残留磁化強度の強い試料と弱い試料の段階消

磁の様子を比較した(図4-1)。どちらの磁化強度の試料も 1成分のみを持ち、

特徴的な磁化成分の方向はよく似ていた。磁化強度の減少の様子は磁化強度

によって異なった。磁化強度の強い試料の磁化は 350"Cまで徐々に減少した。

350"Cで最初の強度の約30%になった。 350"Cから 600"Cまで磁化はほとん

ど減少しなかった。 650"Cで取り除かれた。それに対し磁化強度の弱い試料

の磁化は550"Cの消磁では磁化は最初の 7割以上残っており、 650"Cの消磁

で消磁前の磁化の5%程度に減少した。交流消磁では磁化の強い試料の磁化

は、 20mTまでの消磁で最初の 1割程度になるまで急激に減少した。 7.5mT 

の消磁で消磁前の磁化の約50%になった。磁化の弱い試料の磁化は50mT 

までの消磁で、磁化は徐々に減少した。磁化強度の減少の様子の違いから磁

化の強い試料と弱い試料では磁化を担っている鉱物が違うように見える。磁

化の弱い試料の磁化鉱物はおそらくへマタイトであろう。

残りの地点の試料の磁化は、消磁をする前の磁化強度が 10-8"， 10-9Am2 

程度しかないものが多く、消磁にたいしても不安定で消磁をする度に方向が

変化し、安定な成分を取り出すことができなかった(図4-1-C)。
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残留磁化ベクトルの直交座標への投影(上図;Zijdervel t， 1967の方法による).及
び残留磁化強度の変化(下図). 
直交座標の白丸は水平面 (NS-EW)，黒九は南北方向の垂直面 (NS-UD)への投影を示
す.AF DEHAG -交涜消磁;TIl DEHAG -純情磁;INT. (BEFORE)一消磁をする前の磁
化強度.

A:地点、 TK2の磁化強度の強い試料の消磁曲線.
B' -地点 TK2の磁化強度の弱い試料の消磁曲線.
C:安定な残留磁化の成分を得ることができなかった試料の消磁匝蝦(地点 TK1). 
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4.2.2 結果

地点TK2から得た残留磁化の安定な成分は北向きの正帯磁の方向を示し

ている(図4-2)。 α9Sは130 でよくまとまっている。平均方向は、

偏角 =-0.30 、伏角 =41.60 になった。

l地点からしか方向を求めることができなかったこと、ほとんどの試料

の磁化強度が非常に弱いこと、弱い磁化強度の試料の磁化を担う鉱物が、酸

化によって 2次的にできやすいヘマタイトらしいことから判断して、 この磁

化方向は初生磁化でないかも知れない。

4. 3 沖縄本島の貫入岩

4.3.1 段階消磁実験

地点、OM3の貫入岩の試料はどちらの方法の消磁に対しても安定で、消磁

によって方向が変化しなかった(図 4-3-A}。直交座標上で原点に向かつて減

少する安定な 1成分のみが現れた。この成分をこの地点の特徴的な残留磁化

の成分と見なした。熱消磁では、 3000Cで磁化は消磁前の磁化

(約 2x 10-6 Am2 )の 2割まで減少し、マグネタイトのキュリ一点(5800C ) 

を超えた 6000Cでの消磁でほぼ取り除かれた。交流消磁では40mTの消磁で

磁化は 1割以下まで減少した。 40mT以降は残留磁化の方向は不安定になっ

た。

地点OM1 の貫入岩の残留磁化は、熱段階消磁の結果、異なったブロッキ

ング温度を持つ 2つの成分を持つことがわかった(図4-3-B)。低温成分のブ

ロッキング温度は、 2000Cから4000Cまでの幅があった。低温成分の方向は

北向きの正帯磁で、現在の磁場方向とよく似ていた。 2000Cから 4000Cの消

磁の後に現れた高温成分は逆帯磁の方向であった。この高温成分をこの地点

の特徴的な残留磁化の成分と見なした。磁化強度は4500Cから 5000Cの消磁

で消磁前の磁化強度 (2'"5 x 10-8Am2
) の 2割まで減少した。 5000C以上の消

磁では磁化強度、方向とも不安定になった。おそらく実験室で付いた粘性残

円
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留磁化のためである。交流消磁では、 20mT までは、熱消磁による低温成分

と同じ成分が現れた。 しかしその後の消磁では、磁化強度は減少せず磁化方

向は不安定になり、高温成分と同じ成分を取り出すことはできなかった。

地点OM1及びOM3の残りの試料には熱段階消磁を施し、それぞれの地点

の特徴的な残留磁化の方向を取り出した。

地点、OM2の試料は、消磁をする度に磁化方向が変化し、安定な成分を取

り出すことができなかった。

， 4.3.2. 結果

地点OM3から得た平均の磁化方向は、偏角=-60 、伏角 =370 で、北向

きの正帯磁を示している(図4-4)。 α95の値は消磁前4.6' であったのが、

消磁をすることによって、 3.0。に減少し、磁化方向はよくまとまった。

次のことからこの地点の特徴的な磁化方向は初生磁化の方向であると判

断した。

1 )この地点の年代はフイツショントラック法で決定されている(大四ほか，

1987)。フイツショントラック法で用いる核分裂の飛跡(フイツショントラ

ック)は約3000C以上の環境にしばらくおかれると消滅し、年代はリセット

される。従ってこの地点の試料は 11Ma以降それほど高温の環境のはなって

いない。

2 )一方この地点の磁化の高温成分のブロッキング温度は少なくとも 5000C

以上である。

3 )磁化を担っている鉱物はおそらくマグネタイトである。この鉱物は風化

にともなう 2次的な鉱物としては発生しにくい。火山岩に初生的にみられる

マグネタイトなどの磁化鉱物は、風化によって常温で酸化されるとマグへマ

イトやヘマタイトになる (Thompsonand Oldfield， 1986)。

Kirschvink(1980) の方法によって取り出した地点OM1の高温成分は地点

内のまとまりが悪くシュミットネットに投影すると大円上に分布している

(図4-5)。これは消磁によって低温成分がとれきっていないためと考えられ
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る。地点OMlの試料に熱段階消磁を施すと、低温成分のブロッキング温度で

ある 300"Cないし400"Cで磁化強度が l割以下にまで落ちてしまうものが多

かった。これらの試料の直交座標に投影した磁化の様子は、高温成分が直線

となって現れず、原点付近まで緩いカーブを描いている。この地点の試料か

ら得た結果はこれ以降の解析からは除外した。

4. 4 沖縄本島の喜陽層

沖縄本島で採取した喜陽層の試料の磁化は、消磁をする度に方向が変化

し安定な成分を持たなかった。これらの試料はこれ以降の解析を行わなかっ

た。

4. 5 久米島の同良岳層

4.5.1 段階消磁実験

熱消磁では、 300"Cから400"Cで不安定な低温成分が取り除かれ、安定

な高温成分が現れた。残留磁化の高温成分は直交座標上で原点に向かう直線

として観察できた(図4-6)。高温成分のブロッキング温度はマグネタイトの

キュリ一点をはさむ560"Cと 600"Cのあいだであった。 60 O"Cの熱消磁で磁

化はほぼ完全に取り除かれた。

地点KM8及びKM9の約半数の試料は高温成分のみを持っていた。これら

の試料の磁化は消磁に対して非常に安定であった。これらの試料の残留磁化

強度は 500"Cまでの消磁ではほとんど減少せず、消磁前と同じ強度(約

10-SAm2
) を保っていた。磁化強度は560"Cから 600"Cの消磁で急激に減少し

た。これらの試料の磁化を担う鉱物はチタンの少ないマグネタイトであると

考えられる。

交流消磁では、 20mT または30mTの消磁で、低温成分と同じ成分が取

り除かれ高温成分と同じ成分が残った。 50mTないし 70mT までの消磁で磁
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化は最初のほぼ l割にまで減少した。 1部の試料では80mTの消磁でも磁化

が最初の 8割以上残っていた。

熱消磁で取り出すことのできた高温成分の方向をこの層の特徴的な磁化

方向と見なし、全ての試料に熱段階消磁を施した。 7地点(地点、 KM7，KM8，

KH9，KM11，KM12，KM16，KM17)から安定な高温成分を取り出すことができた。残

りの地点の試料は3000Cから 5000Cの熱消磁で磁化が 1割以下にまで減少し、

高温成分を取り出すことができなかった。これらの試料に対しては以下の解

析を行わなかった。

4.5.2. 結果

7地点から求めた特徴的な残留磁化の方向はすべて北向きの正帯磁の方

向である(図 4-7)。地点内の磁化方向はよくまとまっている。 α95の値は

20
から 120 で平均は7.50 である。傾動補正は、阿良岳層が溶岩で構成され

ていて層面が明らかでないので行わなかった。溶岩の構造からみて大きな傾

動は起こっていないらしいので補正をしていないことによる影響は少ないと

判断した。 7地点の平均は、偏角 =12.00 、伏角 =35.60 、 α95=8.0。であ

る。

阿良岳層から求めた古地磁気方向は以下のことから初生磁化の方向であ

ると判断した。

1 )α95の値が消磁をすることによって小さくなった(例えば地点KM7では

300
から 120 になった)。

2 )磁化方向が消磁に対して非常に安定で、 プロッキング温度が充分高い。

3) K-Ar法で年代を求めた。 Kの崩壊でできた40Ar radは、約 3000C以

上になると閉鎖系が保たれなくなって外へ逃げてしまう (Dodson，1973)。

K-Ar法で求めた年代以降、試料は3000C以上になっていない(または

3000C弱の温度で長期間保たれていない)と考えられるので、高温のプロッ

キング温度を持つ粘性残留磁化がついたり、高温での変質が起こっていない

と考えられる (Tarling ，1983)。
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A:低温，高温の2成分が現れた例(地点 KH1). 
B:ほとんど1成分のみが現れた例(地点 KH5). 
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4 )フイツショントラックによる年代が報告されているので試料は生成後高

温の環境におかれていない。

5) 2つの地点(地点KM9，KM13) の試料は鏡下観察の結果、鉱物が K-Ar

法で年代を求めるのに充分新鮮であった。

6 )磁化を担う鉱物が風化にともなう低温での酸化による二次的鉱物として

は生じにくいマグネタイトである。

4. 6 久米島の宇江城岳層

4.6.1 段階消磁実験

熱消磁ではブロッキング温度の異なる 2つの成分が観察された

(図4-8-A)。低温成分のプロッキング温度は 200"Cから 300"Cの範囲にあり、

その方向は北向きの正帯磁であった。 600"Cの熱消磁で磁化はほぼ完全にな

くなった。高温成分のブロッキング温度は 500"Cから 600"Cの範囲であった。

この高温成分は非常に安定で直交座標上で原点に向かうまっすぐな直線とし

て現れた。この高温成分をこの層の特徴的な磁化方向と見なした。

地点KM1 の 1部及び地点KM5の試料の磁化はほとんどが高温成分で、

400"Cの熱消磁まではほとんど磁化が減少しなかった(図 4-8-B)0 300"C以

降非常に安定な高温成分が得られた。磁化強度は 570"Cと 600"Cのあいだで

急に減少した。これらの試料の磁化を担う鉱物はチタンの少ないマグネタイ

トと考えられる。

交流消磁でも熱消磁によって現れた 2成分と同じ成分が現れた。低温成

分と同じ成分は約10 1げないし印刷の消磁で取り除かれ、高温成分と同じ

成分が現れた。地点KM1及び地点KM5ではこの成分は直交座標上で原点に向

かつて直線的に減少した。 50mTないし 70mTの消磁で磁化は取り除かれた。

残りの地点では40mTないし 50mT の消磁以降、磁化方向は不安定になった。

磁化強度は消磁前の 50%程度までしか減少しなかった。

熱消磁による消磁曲線の方が交流消磁による消磁曲線よりも滑らかであ
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った。そのため残りの試料には熱段階消磁を施した。

4.6.2. 結果

宇江域岳層の 4地点から安定な古地磁気方向を得た(図4-7)。地点内の

方向はよくまとまっている。すべて南向きの逆帯磁である。正帯磁になおし

た平均方向は、偏角=-2. 2。、伏角 =41.6。、 α95 = 33。である。

傾動補正は宇江域岳層が溶岩からなるそうで層面がないためできなかっ

た。しかし、宇紅域岳層の下にある堆積岩の層(真謝層)がほとんど水平な

ので、その上に噴出した宇江域岳層の溶岩も傾動の影響を受けていないと考

えられる。

宇江城岳層から求めた古地磁気方向は次の理由から初生磁化の方向であ

ると判断した。

1 )磁化の方向が逆帯磁であるので少なくとも現在のブリュンヌ期の方向で

はない。

2 )α95の値が消磁をすることによって小さくなった(例えば地点KM3 では

160
から 110 になった)

3 )磁化方向が消磁に対して非常に安定で、 ブロッキング温度が充分高い。

4) K-Ar法とフイツショントラックの年代が示されている。従って生成

後、岩石は高温の環境におかれていない。

5 )地点KM3の試料は鏡下観察の結果、鉱物が K-Ar法で年代を求めるの

に充分新鮮であった。

6 )磁化を担う鉱物が風化にともなう低温での酸化による二次的鉱物として

は生じにくいマグネタイトである。

4. 7 琉球弧南部の野底層及び貫入岩

4.7.1 段階消磁実験

熱消磁によって、ほとんどの地点の試料の磁化からブロッキング温度の異
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なる 2つまたは 3つの成分が観察された(図 4-9)。低温成分は約250"Cまで

で消磁された。この低温成分の方向は北向きで、現在の磁場の方向とほぼ等

しかった。高温成分は250"C以上の消磁で現れた。この方向は非常に安定で、

直交座標上の消磁曲線は原点に向かう直線として観察された。

消磁前の磁化強度は約 10-7Am2 程度であった。残留磁化はマグネタイト

のキュリ一点である 580"C付近の消磁でほぼ完全に取り除かれた。いくつか

の地点の試料では、 570"Cと 600"Cの消磁のあいだで、磁化強度が急減した。

これらの結果は、高温成分を担う磁化鉱物がチタンの少ないマグネタイトで

あることを示している。

交読消磁と熱消磁の様子を比較した。消磁の様子の比較から試料を 2つ

のタイプに分けることができる。 1つめのタイプの試料(図4-9-A)からは、

交流消磁によっても熱消磁による高温成分を取り出すことができた。高温成

分と同じ方向の成分は20mT と50mTのあいだで観察された。ただし、熱消

磁による消磁曲線の方が交流消磁による消磁曲線よりも滑らかであった。ふ

、たつめのタイプの試料(図 4-9-B)では熱消磁による高温成分は交流消磁では

得ることができなかった。 40mT までは熱消磁による低温成分と同じ成分が

観察された。 40mT以降の消磁では磁化方向は不安定になり、磁化強度も減

少しなくなった。この比較の結果から熱消磁を、その試料の安定な成分を取

り出すのにより適切な方法と判断した。

パイロットテストの結果から、熱消磁による高温成分を試料の持つ特徴

的な磁化成分と判断した。安定な成分は野底層の 16地点と貫入岩の 1地点、か

ら取り出すことができた。自破砕溶岩の 3地点からも結果を得た。残りの 7

地点からは、安定な成分を取り出すことができなつかたので、 これらの地点

の試料に対しては、以降の解析を行わなかった。

パイロットテストによる特徴的な磁化方向は Kirschvink(1980) による

方法で、消磁曲線から求めた。 しかしこの高温成分は消磁曲線上で非常にま

っすぐな直線として観察されるので、段階消磁を行わなくてもある適切な温

度で消磁することによって取り出すことができる。消磁に適切な温度は、高
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図 4-9 石垣島の野底層の隣皆消磁実験の様子

残留磁化ベクトルの直交座標への投影.投影は図 4-1と同じ.

A'熱消磁，交流消磁どちらの方法でも特徴的な磁化の方向

(高温成分の方向)が現れた例.

B:熱消磁でのみ特r揃句な磁化の方向が現れた例(地点 IS9)

C:熱消磁で3成分が現れた例(地点ISA). 
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投影は図 4-2と同じ
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表 4-1 石垣島のパイロット誠ヰから異なる2つの方法で求めた

残留磁化の特徴的な方向の比較

A B c 

Site specimen Range Dec. Inc. ODT Dec. Inc. 却gular

No. No. (OC) (' ) (' ) (OC) (' ) (' ) Distance(' ) 

IS 1 0111 300-origin 246.3 -19.9 300 245.3 -18.3 1.9 

IS 7 0711 350-origin 201.4 -47.1 350 202.5 -46.4 1.0 

IS 9 0911 100-origin 196.5 -45.8 200 196.1 -46.3 0.6 

IS11 1121 200-origin 195.7 -35.1 200 195.9 -34.8 0.3 

IS17 1721 200-origin 194.8 -29.5 250 195.6 -29.4 0.7 

IS19 1911 100-origin 212.6 -30.3 100 213.8 -29.8 1.2 

IS21-1 2111 200-origin 137.8 -24.3 300 140.1 目 24.9 2.2 

IS21-2 2161 200-560 176.5 -34.9 300 182.4 -39.7 6.7 

IS21-3 22日 200-origin 214.5 -30.8 300 213.9 -30.7 0.5 

IS23 2332 200-origin 240.9 -47.0 300 239.5 -47.1 1.0 

IS25 2521 200-origin 219.2 -52.1 250 217.8 -52.1 0.9 

IS27 2716 250-560 182.4 -45.3 250 188.3 -40.3 6.6 

IS33 3351 200-origin 156.0 -62.0 200 162.3 -64.5 3.8 

IS39 3941 200-530 199.7 -38.8 300 195.7 -34.3 5.5 

IS47 4751 250-500 219.8 -36.0 300 221.4 -42.5 6.6 

IS53 5321 200-origin 211.4 -46.6 300 208.8 -48.1 2.3 

各地点1個づつのパイロット誠ヰに熱消磁を施じた結果から， 2つの方法で特徴的な残留磁化方

向を求めた。

A:段階消磁によって得た消磁曲線から Kirschvink(1980)による最小自乗法で求めた方向.

B:段階消磁の結果から適切な消磁温度を決め，その温度で消磁することによって求めた磁化方

向.

C: AとB，ふたつの方法で求めた方向の角度差.

R叫 e，特徴的な方向を得た消磁温度の範囲(直交座標上で原点に向かう直線を示す範囲). 

ODT，段階消磁の様子から決めた，特徴的な方向を得るのに適切な消磁温度.

Site No.，地点番号. Specimen No.，測定用試料の番号.
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温成分の現れる一番低い消磁温度とした。パイロット試料での消磁曲線から

求めた特徴的な磁化方向と適切な温度で消磁して求めた特徴的な磁化方向の

比較を表4-1に示してある。方向の違いは 70 以下で平均は2.30 で非常に小

さい。適切な温度で消磁して求めた方向は特徴的な磁化方向を示していると

判断した。パイロット以外の試料の磁化の特徴的な磁化方向は次に述べる地

点A以外は適切な温度で消磁することによって求めた。

地点IS-Aの試料からは熱消磁の結果ブロッキング温度の異なる 3つの成

分を取り出すことができた(図4-9-C)。消磁の様子が複雑だったので全ての

試料を 50"Cおきに熱消磁した。 500"C以降は20"Cおきに消磁した。最もプ

ロッキング温度の低い成分は約250"Cの消磁までで現れた。この方向は北向

きで正帯磁の方向を示す。その次の成分は約250"Cから450"Cの範囲の消磁

で現れる。その方向は東振りの逆帯磁である。高温成分は450"Cから 5OO"C 

の消磁で現れる。この成分は直交座標上で原点へ向かう直線として観察でき

た。方向は東振りの正帯磁である。 600"Cの熱消磁で磁化はほぼ完全に取り

除かれた。図 4-10に直交座標上でとりだしたそれぞれの成分の方向の平均を

α95の円と共にシュミットネットに示してある。地点内の方向はよくまとま

っている。中間のブロッキング温度を持つ成分と高温成分の方向はどちらも

東振りで正帯磁に直すとよくにている。低温成分は今の方向とよく似ており

比較的新しい時代の磁化と思われる。最も高いマグネタイトのキュリ一点付

近のブロッキング温度を持つ高温成分をこの地点の特徴的な磁化の方向と見

なした。

4.7.2 結果

古地磁気結果は野底層の16地点と貫入岩の1地点、から得られた(図4-11)。

西表島の野底層からは、安定な成分を求めることができず、結果はすべて石

垣島のものである。地点内の磁化方向のばらつきは非常に小さい。 α9  5の値

は1.6 0 から 18.10 で平均は7.20 である。

傾動補正は野底層の 9地点、のみに施した。そのほかの地点では、層面が
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観察できなかった。 しかし、傾動補正をしていないことによる影響は少ない

と考えられる。野底層の一般的な傾斜は非常に緩くほとんどが100 以下であ

るからである。

(野底層)

野底層から求めた古地磁気方向は 1地点を除いて逆帯磁である。これら

は700 までの範囲で南北方向から時計周り方向に回転した偏角を持つ。次の

事柄から、この方向は始新世後期に獲得された初生磁化であると判断した。

1 )正逆両方の方向がある。

2 )ほとんどの地点の磁化方向のばらつきは消磁をすることによって小さく

なっている。例えば地点53のα95は23.90 から 4.30 に減少した。

3 )同じ方向の磁化が異なった種類の岩石(凝灰岩、熔結凝灰岩、涜紋岩質

溶岩)から観察された。

4 )フイツショントラック年代が報告されている。岩石はその年代以降高温

の環境におかれていない。

5 )磁化を担う磁化鉱物はチタンの少ないマグネタイトで、 この鉱物は風化

にともなう低温での酸化による 2次的鉱物としては産出しにくい。

石垣島の北方の海岸に野底層の摺曲構造が観察されたので、摺曲構造の

両翼に分布する地点(地点 IS23，IS25， IS47， IS53)から得た磁化方向を用

いて摺曲テストを行った。傾動補正を行った後の方向のばらつきの変化は、

その磁化が摺曲前のものか後のものかを決定できるほど大きくなかった(偏

角 =-132.10 ，伏角 =-48.50 ， α95=9.20 k=101 対偏角 =-134.80 ，

伏角=-49.40 ， α95=13.00 ， k=51)。これはおそらく地層の傾斜が緩い

(30 ----130 )ためである。 α95の値は傾動補正後にわずかに増加している。

これはおそらく地層の傾斜を測定し補正するときの誤差が地層の傾斜に対し

て大きいためである。

野底層の 15地点の平均の古地磁気方向は正帯磁の方向に直すと、

偏角=29.80 、伏角 =39.3。、 α95=9.70 である。この方向は双極子磁場を
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仮定した観測地点、の磁場方向(偏角=00 ，伏角 =42.20 )と比較すると、明

らかに時計局りに偏った偏角を持つ。

(貫入岩)

年代測定によって 9.6Maであることが明らかになった安山岩(地点

IS19) の貫入岩の磁化方向は、偏角一 1440 ，伏角=32.1 0 であった。この方

向も野底層と同じように時計局りに偏った偏角を持つ。この磁化が初生磁化

であることは、この方向が逆帯磁であること、磁化を担う鉱物がマグネタイ

トであること、鏡下観察の結果鉱物が非常に新鮮であること、 K-Ar法に

よって年代を求めることができたことによって示される。

Miki et al. (1990) では、地点 IS35，IS37， IS55の結果も貫入岩として

取り扱っている。しかし、 これらは自破砕溶岩であることがその後の調査で

わかった。この岩石は形成後不規則に動いている可能性が高いので今回、考

察からは除外した。

4. 8 琉球弧南部の八重山層群

西表島及び与那国島で採取した八重山層群の試料の磁化は、消磁前の磁

化強度が 10-9Am2 と弱く、消磁をする度に方向が変化し安定な成分を持たな

かった(図4-12)。これらの試料はこれ以降の解析を行わなかった。

4. 9 宮古島の島尻層群

4.9.1 段階消磁実験

地点MY4の凝灰岩からはどちらの方法の消磁によっても直交座標上でま

っすぐに原点に向かつて減少する非常に安定な 1成分が現れた(図4-13-A)。

この方向をこの地点の特徴的な磁化方向と見なした。消磁前の磁化は 1"-' 

2x10-6Am2 程度であった。熱消磁ではマグネタイトのキュリ一点、を超えた

-49-



A W(UP) W(UP) 

AF demag. Th demag. 

INT. (BEFORE) INT. (BEFORE) 

-6 2 -6 2 
1.6 x10 Am 1.6 x10 Am 

NRM 300.C 500 
600 

N R MS 晶・....--.-司'1//，ー「3M'0M 二込~4 l 

l N S l 
で~片仏吟←r<>

l N 

10mT 20 

B 

E(DOWN) 

W(UP) 

E(DOWN) 

W(UP) 

NL40 
、“~

NRM 

700 
S N N 

内
〆
』

m
 

α
d
E
R
-
-べ.

a
m
7
d
 

m
m川
.
0

自

問

刈

n『

F

円

Z

A

日
内
，
』

与

引

〕

山

a
川
川

7
J

m
m
.
G
 

e
m
-

d

u

i

-

〉qu 

h

汀

Z

T

日

E(DOWN) E(DOWN) 

図 4-1 3 宮古島の島尻層群の段階消磁実験の様子

残留磁化ベクトルの直交座標への投影. 投 影 は 図 4-1と同じ.

A: 凝灰岩の段階消磁実験の様子(地点、 MY 4) • 
B: 1成分のみ現れた泥岩の 例 ( 地 点 MY21) • 
C: 低温， 高温の 2成分が現れた泥岩の例(地点、 MY 5) . 
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600"Cで磁化はほぼなくなった。交流消磁では60mTの消磁で 1割以下に減

少した。

半数以上の地点(地点 MY1，MY9， MY10， MY12， MY19， MY20， MY21)の泥

岩の試料は安定な l成分のみを示した(図 4-13-B)。この方向をこれらの地

点の特徴的な磁化の方向と見なした。熱消磁でのこの成分のプロッキング温

度は400"Cから 500"Cでの範囲にあった。交流消磁では、 20mTの消磁で磁化

は 1割程度に減少した。熱消磁による方が交流消磁によるよりも滑らかな消

磁曲線を描いた。

地点 MY5，MY6， MY7の試料からは熱消磁によって低温成分と高温成分の

2成分を取り出すことができた(図←13-C)。低温成分のプロッキング温度

は約200"Cで、北向きの正帯磁の方向を持つ。高温成分のブロッキング温度

は400"Cから 600"Cの範囲にあり、逆帯磁の方向を持つ。この方向をこれら

の地点の特徴的な磁化の方向と見なした。交流消磁中の様子は熱消磁中の様

子とよくにていた。低温成分と同じ成分は 20 1日Tで消え、高温成分と同じ成

分が残った。 20"-30mTの消磁以降磁化方向が不安定になる試料もあった。

熱消磁中の方が交流消磁中より磁化方向が安定していた。

特徴的な磁化方向が現れた各地点の試料には熱段階消磁を施した。残り

の地点の試料は消磁をする度に方向が変化し、安定な磁化の成分を取り出す

ことができなかったのでこれ以降の解析を行わなかった。

4.9.2 結果

11地点から安定な成分を得ることができた(図4-14)。それぞれの地点

の磁化方向を平均して求めた α95の値は 30 "-70
とよくまとまっている。

全ての方向に傾動補正を施した。北向きの正帯磁の方向を示すものが 3地点、

南向きの逆帯磁の方向を示すものが 8地点、である。正帯磁に直すと皆ほぼ同

じ方向に分布し、平均の磁化方向は、偏角=ー1.5。、伏角=270 、

α95=12.5。である。

傾動補正をする前の方向(偏角=ー1.3。、伏角=20.20 、 α95 = 12.50 
) 

η

、u
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d
 



と下後の方向を比較すると、方向、 α95共にほとんど変化がない。これは島

尻層群の傾斜が数度程度で緩いためである。

島尻層群から得た磁化方向は以下の理由から初生磁化であると考えた。

1 )逆帯磁と正帯磁の方向がある。

2 )ほとんどの地点の磁化方向のばらつきは消磁をすることによって小さく

なっている。例えば地点、 HY4の α95は28.60
から 5.50

に減少した。

3 )同じ方向の磁化が凝灰岩と泥岩両方から観察された。

4. 1 0 尖閣列島南小島の貫入岩

4.10.1 段階消磁実験

残留磁化の方向は熱消磁、交涜消磁どちらに対しても非常に安定であっ

た(図 4-15)。消磁をすることでの方向の変化はほとんどなく 1成分のみが

現れた。この方向をこの地点の特徴的な磁化方向と見なした。消磁前の磁化

強度は比較的大きく 10-5Am2 程度あった。熱消磁では5300Cの消磁で最初の

強度の半分程度になるまで磁化は徐々に減少し、 その後5600Cと 6000Cのあ

いだで磁化は急に取り除かれた。チタンの少ないマグネタイトが磁化を担っ

ているためと考えられる。交流消磁では磁化は徐々に減少し70mTの消磁で

1割以下になった。磁化方向は90mTまで消磁しでもまだ安定であった。こ

の地点の試料には交流段階消磁を施した。

4.10.2 結果

地点内の平均の磁化方向は偏角=-3.0。、伏角 =40.40
である。 α 95は

6.10 で地点内の磁化方向はよくまとまっている(図 4-16)。方向は北向きの

正帯磁である。磁化が非常に安定であること、磁化鉱物がマグネタイトであ

るらしいこと、 この岩石が貫入している堆積岩層が、この貫入による以外の

の変成を受けていない(松本ほか， 1982) ことからこの方向は初生磁化であ

ると判断した。
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図 4-18
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投影は図 4-2と同じ



4. 1 1 小浜島の安山岩

4.11.1 段階消磁実験

熱消磁によってブロッキング温度の異なるふたつの成分が観察された

(図4-17)。低温成分は400"Cまでで消磁され、安定な高温成分が残った。

高温成分はマグネタイトのキュリ一点付近の550"Cないし 600"Cの熱消磁で

取り除かれた。

交涜消磁でもほぼ同じ消磁の様子を示した。低温成分と同じ方向の成分

は20mTでなくなり高温成分と同じ方向の成分が残った。この成分を安定な

成分と見なした。 60Iげから70mTの消磁で磁化はほぼなくなった。残りの

試料には交流消磁を施し安定な成分を取り出した。

4.11.2 結果

地点内の平均の磁化方向は偏角 =72.20 、伏角 =-45.50
である。 α95は

10.0。で地点内の磁化方向はよくまとまっている(図4-18)。磁化が非常に

安定であること、岩石がかなり新鮮であること、マグネタイトのキュリ一点

付近のブロッキング温度を持つことからこの方向は初生磁化であると判断し

。
た

4. 1 2 台湾北部の火成岩層

4.12.1 段階消磁実験

地点NT24、 NT43、 NT44 及びNT47 から得た試料の残留磁化は非常に安

定した 1成分のみを持っていた(図 4-19-A)。この成分はどち 6の方法の消

磁でも直交座標上で原点に向かう直線として観察された。この成分の方向を

これらの地点の特徴的な磁化方向と見なした。熱消磁で観察されたこの成分

のプロッキング温度はマグネタイトのキュリ一点付近の560"Cないし60 O"C 

円

i
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であった。地点NT23の磁化は560"Cの消磁で急激に減少した。この地点の磁

化を担う鉱物はチタンの少ないマグネタイトであると考えられる。交流消磁

では、 30mTから80mTの範囲の消磁で磁化強度が最初の 1割以下になった。

地点NT24，NT25及びNT46の試料の残留磁化は200"Cまでのブロッキン

グ温度を持つ不安定な低温成分と 200"C以降の消磁で現れる高温成分を持っ

ていた(図4-19-B)。高温成分の消磁に対する振舞いは 1成分のみを持って

いる試料の磁化と同じであった。この高温成分の方向をこれらの地点、の特徴

的な磁化の方向と見なした。交流消磁では低温成分と同じ成分は5mTの消磁

で取り除かれた。

パイロットテストで特徴的な磁化の方向を得ることができた地点の残り

の試料には、熱段階消磁を施した。残りの地点の試料は消磁をする度に方向

が変化し、安定な磁化の成分を取り出すことができなかったのでこれ以降の

解析を行わなかった。

4.12.2 結果

7地点から古地磁気の結果を得ることができた(図4-20)。地点内の方

向はよくまとまっている。 7地点の古地磁気方向は傾動補正を施してある。

正帯磁と逆帯磁の両方の方向があり正帯磁に直すと北向きでよくまとまって

いる。平均方向は偏角=5.90 、伏角 =43.80 、 α95=14.0。である。

傾動補正をする前とした後の方向を比較した。傾動補正をすることによ

って、磁化の方向はよくまとまった。 α95は27.70
から 14.10 に大きく減少

した。このことからこの火山岩から得た磁化方向は傾動の起こる前に獲得さ

れたといえる。

次のことからこの火山岩から得られた磁化方向は中新世の初生磁化であ

ると判断した。

1 )傾動の起こる前の磁化である。

2 )正逆両方の方向がある

3 )磁化は非常に安定で消磁後に地点内のばらつきが減少していること(例
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E図 4-22
台湾の鮮新世の火山岩体から得た

特徴的な古地磁気の方向

1地点から得た方向を

95 %の信頼円と共に示した.

傾動補正はしていない.

投影は図 4-2と同じ.



えば地点NT25の α95は13.80 から 5.70 になった)。

4 )地点NT23，NT43の試料は鏡下観察の結果、鉱物が K-Ar法で年代を求

めるのに充分新鮮であった。

5 )磁化方向が消磁に対して非常に安定で、 ブロッキング温度が充分高い。

6) K-Arで年代を求めた。その年代以降試料は高温の環境にはおかれて

いない。

7 )磁化を担う鉱物が風化にともなう低温での酸化による二次的鉱物として

は生じにくいマグネタイトである。

4. 1 3 台湾北部、基隆の火山岩

4.13.1 磁化の安定性のテスト

この地点、の試料の残留磁化は非常に安定で、 どちらの方法の消磁でも磁

化方向は変化しなかった(図←21)。この方向をこの地点の特徴的な磁化の

方向とみなした。消磁前の磁化強度は 2x10-5Am2 程度で比較的強かった。

熱消磁では、 500"Cで磁化が最初の 30"'40%程度になるまで徐々に減少し、

560"Cの消磁で急激に減少した。この地点の磁化を担う鉱物はチタンの少な

いマグネタイトであると考えられる。交流消磁では801日Tまでで、磁化は

20 %程度になりそれ以上は減少しなかった。残りの試料は熱段階消磁によっ

て、安定な成分を取り出した。

4.13.2 結果

地点内の平均の磁化方向は偏角=2.50 、伏角 =53.30 であった

(図4-22)。 α95は3.10 で地点内の磁化方向は非常によくまとまっている。

方向は北向きの正帯磁である。磁化が非常に安定であること、鏡下観察の結

果試料の鉱物が十分新鮮であったこと、 K-Arで年代を求めたこと、磁化

鉱物がマグネタイトであるらしいこと、からこの方向は初生磁化であると判

断した。
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4. 1 4 まとめ

各島の各層から得た古地磁気方向は表4-2 (各地点の方向)、表4-3(各

層の平均方向)にまとめである。古地磁気の測定の結果、琉球弧中部の徳之

島、沖縄本島、久米島、琉球弧南部の宮古島、石垣島、小浜島，尖閣列島の

南小島、及び台湾北部の合計53地点から信頼できる古地磁気の方向を得た。

奄美大島、西表島、与那国島で採取した試料は安定な磁化の成分を持ってい

ないことがわかった。
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表 4-2 各地点から得た古地磁気結 果

Central RYUkYu Arc 

Geological Before After 
Sequence Site N Dec. Inc. Dec. Inc. k α95 Rock type 

(=) (' ) (' ) (' ) (' ) 

Tokunoshima 
Plutonic TK 2 9 8.3 44.0 18.9 12.1 Granite 

rock 

Okinawa-jima 
Intrusive OM 3 10 -6.0 37.0 3.0 加desite

rock 

Kume-jima 
Aradake Fm. KM 7 9 5.3 31.1 20.0 11.8 加desitelava 

KM 8 10 11.0 29.1 20.6 10.9 加desitelava 
KM 9 10 27.6 38.3 75.8 5.6 Porphyrite 
間11 8 20.2 47.2 53.3 7.7 Porphyrite 
KM12 7 0.5 24.1 29.0 11.4 Andesite lava 
KM16 9 9.7 39.2 465.2 2.4 Andesite lava 
KM17 11 13.7 38.2 274.3 2.8 加desitelava 

Uegusuku- 間 1 9 176.2 -48.9 55.9 7.0 担desitelava 
dake Fm. KM 2 8 161.8 -20.6 31.0 10.1 加desitelava 

間 3 8 ー140.6 ー70.4 27.4 10.8 加desitelava 
KM 5 9 -178.7 -22.1 55.2 7.0 Andesite lava 

各地~から得た傾動補正前 (Before) と傾鍬柾後 (After) の古地磁気方向. Dec. :偏角， Inc. :伏角

N:担l淀した試料の個数.各地点の方向削個の誠ヰの方向を平均して求めた.k:各地点内の信頼度係数.

α95 各地点内平均の95%の信頼円の半径.
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表 4-2 続き

South RYUkYu Arc 

Geological Before After 
Sequence Site N Dec. Inc. Dec. Inc. k α95 Rock type 

(' ) (' ) (' ) (' ) (' ) 

Ishigaki-
JII阻

Nosoko Fm. IS 1 29 -108.3 -28.6 56.3 3.6 肋yolitelava 
IS 7 21 -134.9 -22.2 6.3 13.7 Rhyoli te lava 
IS 9 22 -159.5 -41.2 25.1 6.3 Rhyolite lava 
IS11 32 -165.9 -38.5 -178.4 -49.6 79.5 2.9 Tuff 
IS17 26 ー158.3 -25.0 -154.9 由 33.9 12.6 8.3 Tuff 
IS21-1 7 -145.9 -9.5 74.8 7.0 Rhyolite lava 
21-2 9 ー168.9 -21.0 9.0 18.1 Rhyoli te lava 
21-3 12 -149.2 -29.7 103.1 4.3 出yolitelava 

IS23 13 -122.8 -48.1 -130.4 -50.5 655.2 1.6 Tuff 
IS25 19 -143.6 -49.6 -158.3 -49.0 302.3 1.9 Tuff 
IS27 21 -177.2 -43.6 9.7 10.8 Rhyo1ite lava 
IS33 14 176.6 -65.5 ー166.2 -47.8 87.5 4.3 Welded tuff 
IS39 18 ー160.5 -42.1 ー173.8 -54.2 21.3 7.7 Tuff 
IS47 14 ー137.6 -53.3 -122.2 ー52.9 43.1 6.1 Tuff 
IS53 16 -126.0 -41.8 一128.7 ー42.0 75.2 4.3 Tuff 
ISA 8 24.0 20.3 25.7 25.2 24.0 11.6 Tuff 

Intrusive IS19 24 -144.0 ー32.1 55.0 4.0 加desite
rock 

Kohama-jima 
Intrusive KH 1 8 72.3 -45.5 31.6 10.0 加desite

rock 

Senkaku I slands 

Minamikojima 
Intrusive 町 l 4 ー3.0 40.4 228.4 6.1 Porphyrite 

rock 

Miyako-jima 
Shimajiri MY 1 7 1.9 39.1 1.0 46.2 103.0 6.0 Siltstone 

Gr. MY 4 7 174.7 ー3.3 174.7 ー13.4 123.4 5.5 Tuff 
MY 5 14 -158.8 4.3 ー158.9 -11. 7 114.7 3.7 Siltstone 
MY 6 12 169.0 -18.1 165.8 -19.8 40.4 6.9 Siltstone 
MY 7 13 -2.6 -23.3 -2.9 -12.3 49.3 6.0 Sil tstone 
町 9 15 -178.3 -26.2 -175.9 一17.4 275.6 2.3 Siltstone 
MY10 11 -178.5 一27.0 ー174.3 -24.4 532.3 2.0 Siltstone 
MY12 

15 i1ト1-11臼77ι4 日4 

30.7 -14.5 42.0 38.0 6.3 Siltstone 
MY19 15 I 163.9 -29.5 169.3 -27.7 35.2 6.5 Siltstone 
MY20 15 1-174.1 -34.7 ー174.8 -49.6 180.6 2.9 Siltstone 
MY21 13 I 176.4 -34.3 170.4 -51.1 52.6 5.8 Siltstone 
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表 4-2 続 き

North Taiwan 

Geological Before After 
Sequence Site N Dec. Inc. Dec. Inc. k α95 Rock type 

(' ) (' ) (' ) (' ) (' ) 

Miocene NT23 7 167.3 ー24.2 166.0 -36.0 202.8 4.3 Tuff 
19neous NT24 9 -169.9 -42.5 -145.2 -52.7 185.1 3.8 Dolerite 

rocks NT25 7 2.0 11.8 15.4 42.5 113.4 5.7 Tuff 
NT43 7 164.5 -26.4 167.5 -60.3 542.6 2.6 Dolerite 
NT44 7 174.3 -8.6 178.8 -41.4 323.2 3.4 Dolerite 
NT46 10 ー163.2 10.7 -164.4 -16.5 60.6 6.3 Basalt 
NT47 4 ー89.2 -53.2 -178.4 -49.2 73.0 10.8 Tuff 

Pliocene NT40 2.5 53.3 273.4 3.1 Dacite 
volcanics 
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表 4-3各地域の各地雷から得た古地磁気結果

Locality Geological Age N Dec. Inc. α95 

(Long.E Lat.N) Sequence (Ma) (0 ) (0 ) (0 ) 

Central RYukyu Arc 

Tokunoshima Plutonic Rock 59 (K-Ar) 8.3 44.0 ーー由ー

(129.0 27.8) 
Okinawa-jima Intrusive Rock l1(F.T.) 1 -6.0 37.0 ーーーー

(128.0 26.5) 
Kume-jima Aradake Fm. 13-18(K-Ar，F.T) 9 12.0 35.6 8.0 
(126.7 26.3) Uegusukudake Fm. 2-6(K-Ar，F.T.) 4 -2.1 41. 6 33.2 

South RYukYu Arc 

Ishigaki-jima Nosoko Fm. 44白 48(K-Ar，F.T) 16 29.8 39.3 9.7 
(124.4 24.5) Intrusive Rock 9.6(K-Ar) 36.0 32.1 

Miyako-jima Shimaj ir i Gr. 3.6(K-Ar) 11 -1.5 27.0 12.5 
(125.3 24.7) 

Senkaku Islands 

Minamikojima Intrusive Rock Late Miocene ー3.0 40.4 ー一一ー

(123.5 25.7) -Pliocene 

Taiwan r 

North Taiwan Igneous rocks 7.9， 10(K-Ar) 7 5.9 43.8 14.0 
(121.5 25.0) 
Chilung Volcanics 1.2 (K-Ar) 2.5 53.3 』ーー一

(121.8 25.1) 

各地域の各層の古地磁気の平均方向(偏角 Dec.，伏角 Inc.).正帯磁の方向にそろえであ

る.経度，緯度 (Long.ELat.N)は各地点の代表として用いた位置を示している.N:古地磁気

の結果を得た各層の地点の数.各層の古地磁気の方向はN個の方向を平均して求めた.

α95 各層内平均の95%の信頼円の半径.各層の年代は，本研究，川野・加藤(1989)，

大四・林(1982)，中川・村上(1975)，大四ほか(1987)，Kuramoto and Konishi(1988)，松本・

大四(1982)による.K-Ar: K-Ar法による年代結果.F. T. :フイツショントラック法による年代

結果.
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5. 考察

5. 1 古地磁気からみた琉球弧の回転と南北移動

5.1.1 はじめに

古地磁気学の情報はある地域のテクトニクスを定量的に調べるのに有効

である。岩石ができるとき、その岩石はその地域の地球の磁場の方向の磁化

を初生磁化として獲得する。つまり地球の磁場という座標に対する岩石の方

向が、その岩石の中に記録されるわけである。その地域の地球の磁場方向、

つまり座標がわかれば、その岩石が磁化を獲得した後で動いた量がわかる。

そして、ある地域で多くの岩石を調べればその地域の動いた量がわかる。

地球の磁場の方向は、その地域の緯度から求めることができる。地球の

磁場は、時間がたっても変わらない成分と、 いろいろな周期で変動している

成分からできている。変動している成分の影響を取り除くことができれば、

座標となる磁場の方向を求めるには時間がたっても変わらない成分のみを考

えればよい。この成分の方向は、地球の中心に自転軸に平行な磁気双極子を

おくことによって求めることができる。ある地域でのこの磁気双極子から期

待される方向は、偏角が O。で伏角は緯度から求められる。ある地域の古地

磁気方向を求めたとき、その地域の回転量は古地磁気の偏角の大きさ(南北

方向からの変異量)から、南北移動の量は緯度から期待される伏角と古地磁

気の伏角の差から求められる。

地球磁場の変動している成分の影響、つまり地磁気の永年変化の影響を

取り除くには十分長い時間 (105"'106年 McElhinnyand Merrill， 1975)の

古地磁気方向を平均すればよい。古地磁気から変動の量を考えるには永年変

化が平均化されていなくてはならない。ここでは、 まず、得られた古地磁気

結果に対して試料の時間分布から地磁気の永年変化の影響の有無を考え、次

に、琉球弧のテケトニクスについて考察する。
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5.1. 2 地磁気永年変化の影響

複数の地点の方向を平均して求めた古地磁気方向に対して、各地点の試

料が永年変化を平均化するのに十分長い時間的分布を持っているかどうかを

吟味した。

[久米島の阿良岳層]

阿良岳層の火山活動は次のことから大部分は短い期間内に起こったと考

えられる。

1 )得られた古地磁気方向はすべて正帯磁である。また、他の調査

( S a s a j i m a ， 1 9 77 ;中川、村上， 1975)でも正帯磁の方向のみ得られている。

2) 7地点の古地磁気方向のばらつきが非常に少ない。 7地点の方向から

Angular Dispersionを計算すると 4.60 になった。これはこの地点の緯度か

ら期待される値、 180 (MacFadden and MacElhinny， 1984) と比較するとか

なり小さい。

今回得た年代測定結果 17. O:t O. 4 Ma， 1 7 . 9土0.4Ma、 と今までに報告

されている年代測定結果 17. 7 Ma， 12 . 6 Ma， (K -A r法;中川・村上，

1975)， 15. 1 :t 2.6 Ma， 12.8 :t 2.1 Ma (フイツショントラック法;大四ほか，

1987)は、 6つのうち 4つが 17Maから 18Maのあいだにあり誤差範囲内で

一致する。阿良岳層の大部分の活動は約 17Maに起こったと考えられる。残

りのふたつは約 13Maで一致する。約 13Ma にも小規模な活動が合ったのか

も知れない。

[久米島の字江城岳層]

宇江城岳層の年代は今までに報告されているものと、今回の研究で得た

ものを合わすと 4.6Maから 6.5Ma まで 1Ma以上の幅がある。また、中川・

村上(1975) の調査では、古地磁気の方向は逆帯磁だけでなく 1地点からは

正帯磁の方向も報告されている。このことから宇江城岳層の年代幅は充分長

く、宇江城岳層から得た古地磁気方向は地磁気の永年変化の影響が平均化さ
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れていると考えられる。

[石垣島の野底層]

次に述べる事柄は、野底層の古地磁気方向の永年変化の影響は平均化さ

れて、平均値からは取り除かれていることを示す。

1 )正帯磁と逆帯磁両方の方向がある。

2 )野底層からは43.5Maから47.5Maまでの絶対年代が報告されていて、

年代幅は 1Maを超える。

3 )野底層の厚さは400mあり、海性の堆積岩の層を複数はさんでいる。

試料は野底層の広い範囲のいろいろな岩石(溶岩、凝灰岩、溶結凝灰岩)を

採取しているので試料の年代幅は十分広い。

4 )野底層の古地磁気から計算したAngulardispersionの値は (19.50
) 

石垣島の緯度から期待される値 (180 MacFadden and MacElhinny， 1984) 

より大きい。

[宮古島の島尻層群]

宮古島の島尻層群からは正帯磁と逆帯磁の両方の方向を得た。正帯磁の

方向と逆帯磁の方向を持つ試料の分布は、 この層の中に少なくとも 2回づっ

の正帯磁期と逆帯磁期があることを示す。島尻層群は海底に堆積した地層で、

試料を採取した範囲の層厚は1000rnを越える。これらのことは試料の年代幅

は十分長く、永年変化の影響が平均化されていることを示す。

[台湾の火成岩]

台湾北部の中新世の火山岩から得た古地磁気方向には正帯磁と逆帯磁の

両方の方向がある。この火山岩からは 7.9Ma と10Maの 2つの年代を得た。

この火山活動は、火成岩層と整合で接する堆積岩層の化石年代から中新世全

体にわたっていたとされている (Ho，1986) 0 .これらのことは、試料の年代

幅が十分長く地磁気の永年変化の影響は平均化されていることを示す。
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5.1. 3 各地域の回転と南北移動

[琉球弧中部]

4.6 Maから 6.5Maの年代を持つ宇江城岳層の古地磁気方向

(偏角=ー2.10 、伏角 =41.60 )と地心双極子を仮定したときのこの地点の

磁場方向(偏角 =0。、伏角 =44.70 )は95%の信頼度で一致する(図 5-1)。

宇江城岳層の古地磁気方向からは永年変化の影響は取り除かれているので、

この方向の一致は久米島が約 5Ma以降、 自転軸に対して有意な回転運動や南

北運動をしていないことを示している。

久米島の宇紅域岳層、沖縄本島の11Maの貫入岩、及び 17Maの久米島

の阿良岳層の古地磁気方向を比較すると大きな差はない。それぞれの方向は

地心双極子から期待される方向とよく似ている。久米島の宇紅域岳層と阿良

岳層の古地磁気の方向の差は12.5' で永年変化の影響で充分説明できる。こ

れらのことから、久米島と本島を含む琉球弧中部は一体で、 17Ma以降回転

や移動をしていないと結論した。

徳之島の 1地点から得られた古地磁気方向も中部の他の地域から得た方

向とほぼ等しい。この方向が初生磁化の方向なら徳之島を含む琉球弧中部が

60 Ma以降動いていないといえる。

[台湾北部]

中新世の火成岩から得た古地磁気方向(偏角=5.90 、伏角 =43.80 )と

この地点、で地心双極子による磁場方向(偏角 =0。、伏角 =43.00 )は95% 

の信頼度でよく一致している(図5-1)。このことは台湾北部がこの火成活動

以降、 自転軸に対して有意な回転運動や南北運動をしていないことを示す。

この火成岩の年代は 7.9Ma及び 10.1Maなので、台湾北部は約 10Ma以

降動いていないといえる。

1. 2 Maの年代を得た基隆の安山岩の古地磁気方向も中新世の古地磁気方

向とほぼ一致する。これは台湾北部が 10Ma以降動いていないことを支持す

る。
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図 5-1 各島の各層の古地磁気方向と地心双極子から各島で期待される磁場方向の比較

OKINAWA 

KUME 

丸印:各層から得られた古地磁気a方向.正帯磁の方向にそろえた.複数の地点の方向を平均して求めた方向は，
95 %の信頼円と共に示した.四角印:地心双極子から各島で、期待される磁場方向.投影は等面積投影(シュミッ
トネ、ソト投影)で下半球への投影.

各地層の年代を数値て示した.協瓜内はこの研究以外の報告による年代(表4-3参照). 
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[琉球弧南部]

石垣島から得た始新世の野底層の古地磁気方向は約300 の東振りの偏角

を持っている(図5-1)。野底層の古地磁気方向からは永年変化の影響は取り

除かれている。石垣島の野底層の偏角の東振りは石垣島が時計四りに回転し

たことを示している。

東振りの偏角値は石垣島の 10Maの貫入岩の方向にも見られる。偏角は

36。の東振りである。 1地点の方向しかないので永年変化の影響を取り除く

ことはできないが、 この東振りは永年変化で説明するにはかなり大きいので

おそらく地殻の回転による。野底層の古地磁気方向からわかった地殻の時計

周りの回転運動は 10Ma以降に起こったと考えた。

西表島、小浜島も石垣島と同じように時計回りに回転したらしい。小浜

島、西表島の野底層の古地磁気方向は石垣島と同じく東振りの偏角値を持つ

ている (Sasajima，1977; Jarrard and Sasajima， 1980)。また、地形を見

るとこれらの島は 200mより水深の浅い同じ海台の上に乗っていて、 あいだ

に断層などがない。これらのことから石垣島、西表島、小浜島は 1つのブロ

ックとして振舞い、 10Ma以降に時計回りに回転したと考えた。

宮古島の鮮新世の島尻層群の古地磁気の偏角方向はー1.50でほぼ真北を

向いている。地心双極子磁場から期待される方向(偏角 =0・，伏角 =42.6')

と比較すると(図5-1)偏角は95%の信頼度内で一致する。宮古島の古地磁

気方向からは地磁気永年変化の影響は取り除かれているので、 この一致は宮

古島が約 4Ma以降回転していないことを示す。求めた古地磁気の伏角は双極

子磁場から期待される値と比べると約 160
浅い。島尻層群から得た試料はほ

とんどが細粒の泥岩である。泥岩の残留磁化の伏角は磁化獲得時の地球磁場

の伏角より浅くなる傾向がある (King，1955; Barton et a1.， 1980)。島尻

層群の浅い伏角はこの伏角異常のためであろう。

宮古島と石垣島は地形から地殻の同じブロックに含まれているように見

える(図ト2)。石垣島と宮古島の聞は水深 400m以下の海域である。宮古

円、
u

円

I



島の北側では水深 1000m以上の宮古凹地と呼ばれる明瞭な谷が島弧を横切

っている。それとは対象的に、石垣島と宮古島の聞には構造線は見られない。

また、宮古島と石垣島を異なったブロックに分けるような琉球弧を横切る断

層は見つかっていない(浜本ら， 1979)。

石垣島、宮古島の古地磁気及び地形から、琉球弧南部全体が 10Ma以降

時計四りに回転し、その回転は 4Maまでに終了したと結論した。

[尖閣列島]

尖閣列島の南小島の古地磁気方向(偏角=ー3.0・，伏角=40.4・)はこの

地点で地心双極子磁場から期待される方向(偏角=0'，伏角 =43.9') とよく

似ている(図 5-1)。南小島の古地磁気方向は鮮新世の試料から得た。尖閣列

島は鮮新世以降自転軸に対して回転や移動をしていないらしい。

[小浜島]

小浜島の 1地点の貫入岩の古地磁気方向は、石垣島で得た方向とも地心

双極子磁場による方向とも異なりかなり奇妙な方向を向いている(図4-18)。

第 2章で述べたようにこの岩石は自破砕溶岩である可能性が高い。この方向

は過去の磁場を記録していないとして、以降の考察からは除外した。

5.1.4 琉球弧南部の相対的な回転運動

10 Maまでの古地磁気の東振りの偏角は琉球弧南部にみられ琉球弧中部

や台湾北部ではみられない(図5-2)。先に述べたように琉球弧中部と台湾北

部は 10Ma以降自転職に対して回転していない。琉球弧中部、南部、台湾北部

のそれぞれの古地磁気方向から見かけの古地磁気極 (VG P)を求めた(図

5-3)。琉球弧中部と台湾北部の VGPは極点近くに分布している。それに対

し南部の始新世と 10MaのV GPは極点、から大きくずれた位置にある。これ

らのことは、琉球弧南部が 10Maから 4Maのあいだに、琉球弧中部や台湾北

部と異なるブロックとして振舞ったことを示す。琉球弧南部が隣接する地域

目 74-



f 

「

10 -20 Ma 

グ
o 

o -5 Ma 、

グ
o 

f 

e・D.O

00 

00 

-75-

図 5-2 務開国と台湾の

古地磁気の偏角値の変化

矢印は古地磁気の偏角の方向を示す.

10-20 Maの琉球弧南部の古地磁気は

東振りの偏角値を持つ.
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図 5-3 各地域の古地磁気から求めたVGP

各地域の各年代ごとのVGPの方向を示した.複数の地点のVGPから平均して求めたVGPは95%の信

頼円と共に示した.投影は等面積投影(シュミットネット投影)で、上半球への投影.数値は年代

を示す;単位は100万年 (Ma).琉球弧南部の45Maと10MaのVGPは現在の自転の極から離れた

方向を示している.
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と相対的に回転したと結論した。

台湾北部に対する琉球弧南部の回転を見積った。永年変化の影響が取り

除かれている台湾北部と琉球弧南部の古地磁気方向を比較した。台湾の

10 Maの古地磁気方向から石垣島で期待される方向を台湾と石垣島の位置

(台湾:緯度=25・，経度=121.5';石垣島:緯度=24.5・，経度 =124.4')

から計算すると、偏角=5.9'、伏角 =43.5' になった。この方向を石垣島の

始新世の古地磁気方向(偏角=29.8' .伏角=39.3・)と比較した。偏角値は

石垣島の値の方が240
東振りである。

琉球弧南部の回転角度を見積るためにはユーラシア大陸全体のみかけの

極移動 (APW)の影響を考慮する必要がある。 240 の差は中新世と始新世

の方向を比較して得た。アジアの40Ma以降の古地磁気は古いものほど東振

りの傾向がある。台湾の中新世の5.40 の偏角値もおそらくその影響であろう。

ユーラシア大陸のVG P (Irving， 1977)、 ヨーロッパ東部の VGP

(Achache. et al.， 1983)、西南日本の VG P (Otofuji and Matsuda. 

1987)からこの地点で期待される古地磁気方向を計算した。 10......20 Maごろ

と40Maごろの偏角の違いを計算した。差はそれぞれ 60 、 4.5。、 4.10
で、

いずれも 40Ma頃の方が東振りである。台湾に対する琉球弧南部の回転角度‘

を240 からこの差を引いた約190 と見積った。

石垣島が時計回りに回転したことは Sasajima(1977)，Jarrard and 

Sasaj ima (1980) によって報告されている。彼らによる回転角度は約400
でか

なり大きい。これは次の理由によると考えられる。

1 )熱消磁をしていない。彼らの研究によって得られた古地磁気方向は交

流消磁のよってのみ得られた。我々の研究でいくつかの地点では安定な成分

を得るのに交流消磁では不十分だった(図 4-9)。これらの地点、の試料で交流

消磁中に観察された磁化の方向は、熱消磁での低温成分と高温成分のベクト

ル和の方向を向いていた。高温成分の方向に北向きで正帯磁の低温成分の方

向を足すと偏角の東振りは大きくなる。

2 )彼らによる回転角度は周辺の地域の古地磁気との比較によって得られ
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たものではなく、偏角値そのものである。

これらのことから今回の研究によって求めた 190
の回転角度の方が確か

らしいと判断した。

5. 2 沖縄トラフのテクトニクス

5.2.1 沖縄トラフの聞きかた

琉球弧は沖縄トラフと琉球トレンチにはさまれている(図 1-1)。そのう

ち北西側の沖縄トラフは琉球弧とユーラシア大陸のあいだの発散型のプレー

ト境界である。一方、琉球トレンチは収束型のプレート境界でフィリピン海

プレートが琉球弧の下に枕み込んでいる。フィリピン海プレートは年に 4"-'

7 cmの速さで北西に進んでいる (Seno，1977)。南部では、 フィリピン海プ

レートは琉球弧の下に斜めに枕み込んでいる。このような状況下で、琉球弧

の回転は沖縄トラフの形成(図5-4)かあるいは、アリューシャン列島でみら

れる(Ge i st et al.， 1988; 図5-5) ようなプレートの斜め洗み込みの引きず

りによるブロック回転によっておこる。

次にあげる事項から琉球弧南部の回転は沖縄トラフが開いたこと

(図5-4) によって起こされたようにみえる。

1 )海底の調査から琉球弧の大陸からの剥離による沖縄トラフの形成は、

中新世以降に起こったと考えられている (Hermanet al.， 1978; Lee et 

al.， 1980; Kimura， 1985; Letouzey and Kimura， 1986; Sibuet et al.， 

1987)。古地磁気の方向から求めた 10Ma以降という回転時期は沖縄トラフ

の形成時期とよく合う。 2)沖縄トラフ南部は平行に聞いた (Pull-apart

type)のではなくくさび形か小さなおおぎ形に開いたように見える。沖縄ト

ラフ南部は西に向かつて細くなるくさび形をしている(図ト2)。沖縄トラフ

の西の端は台湾の宜蘭平野(IlanPlain) にあるように見える。そこでは展

張性のひずみの形態が観測されている (Kosugaet al.， 1988)。また、

Pull-apart typeを特徴づけるトラフの端の横ずれ断層は沖縄トラフの端に
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図 5-4 耕輔トラフが聞いた様子.

この研究によって得られた琉粥瓜と将縄トラフの形成のモデル.淋電トラフ南部は小

さなおおぎ形をつくるように，中部は平行に開いた.それによって琉球弧南部は時計

周りに回転した.

図 5-5 BLOCK ROTATION 
アリューシャン列島にみられる

島弧のブロック回転
¥ .. 

島弧の回転をプレートの斜め枕み . . . . . . . . . . . ¥ ¥ ¥ 
込みで説明するモデル
(Geist et al.， 1988). .. 
アリューシャン列島では，島弧の

南側へ斜めに洗み込むプレートと

の摩擦によって，島弧がいくつか ¥ 、、~ーノ 取¥
のブロックに分かれ回転した.ブ

ロック回転モデルでは琉球弧の地
¥ ¥ 

形が説明できない.
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は見つけられていない。

3 )古地磁気から求めた回転の大きさから沖縄トラフの開いた幅を見積っ

てみた。小さなおおぎ形の端を台湾の Ilanplain (24.7'N，121.7・E) におい

た。沖縄トラフが小さなおおぎ形に開いたことによる石垣島の移動距離を、

琉球弧南部の回転角度190 から見積ると約 70Km となった。沖縄トラフの南

部の幅は70kmないし 100kmで、古地磁気から求めた幅70kmと非常によく

^ ~ 官つ。

4 )沖縄トラフが聞いたことによって琉球弧南部が回転すれば琉球弧には

島弧の方向に沿った張力がはたらく。この張力は、琉球弧中部と南部のあい

だの宮古凹地の形成によって解消され得る。宮古凹地の深さは 1000mを超え

琉球弧を横切っている。琉球弧中部と南部はこの容によって異なるブロック

に分けられるように見える。

琉球弧南部の時計回りの回転運動は沖縄トラフが開いたことによってう

まく説明することができる。

琉球弧南部の回転を説明するもう一つのメカニズムはプレートの斜め洗

み込みによるブロック回転である(図5-5)。これはアリューシャン列島

(Geist et al.， 1988)や南米大陸のチリ (Beck，1987) などにみられるメ

カニズムで、斜めに波み込むプレートのひきずりの力を受けた島弧はいくつ

かのプロックに分かれ、それぞれがベアリングのように回転する。琉球弧で

は西向きに斜めに沈み込んでいるフィリピン海プレートが上部の琉球弧を引

きずることによって起こり得る。 しかし、 このメカニズムは以下にあげる理

由から琉球弧南部の時計回りの回転を説明するのには適当でないようにみえ

る。

1 )宮古凹地と台湾にはさまれた琉球弧南部は回転するプロックに分け難

いように見える。ブロック回転の起こっているアリューシャン列島は海底谷

によっていくつかのブロックに分けられている。南琉球弧には宮古凹地以南

にそういった海底谷はない(図 1-2)。南琉球弧はすべて 400mより浅い。ブ

ロックに分けるには断層や構造線が琉球弧を横切っていなければならない。
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南琉球弧で見つかっている北西一南東方向の断層(浜本ら， 1979) はみな小

さく、ブロックに分けるには不十分である。時計回りのブロック回転が起こ

るとプロックの北側は右横ずれ断層になるが石垣島の北側にそにような断層

はない。

2 )琉球弧とフィリピン海プレートのあいだの摩擦はブロック回転を起こ

すほど強くないようである。琉球トレンチは、プレート間の摩擦が弱く滑ら

かにプレートが洗み込んでいる詑み込み帯に分類されている (Uyedaand 

Kanamori， 1979)。琉球トレンチではプレートの沈み込みによる巨大地震が

少ない。ブロック回転を起こしているアリューシャン列島やチりでは沈み込

むプレートの摩擦によって巨大地震が多く起こっている。ブロック回転は摩

擦の強い沈み込み帯でのみ起こっているようである。

以上のことから琉球弧南部の時計四りの回転は、沖縄トラフ南部が小さ

なおおぎ形を作るように開いたことによって起こったと結論した。

琉球弧中部は 10Ma以降南部とは異なったブロックとして振舞った。沖

縄トラフの小さなおおぎ形を作る聞きかたは中部までは続いていないらしい。

一方、沖縄トラフは中部から南部まで連続して存在する(図ト2)。沖縄トラ

フは中部でも聞いたと考えられる。琉球弧中部は回転していないので、沖縄

トラフ中部は南部と異なり琉球弧が海側へ平行移動するように開いた

(図5-4) のであろう。

5.2.2 沖縄トラフの開いた時期

琉球弧南部の回転は 10Maから 4Maの聞に起こった。このことは

沖縄トラフが 10Ma以降 4Maまで聞いたことを示す。

中新世の終わりから鮮新世にかけて堆積した島尻層群が琉球弧、沖縄ト

ラフ全域に堆積している(図 2-1; Kizaki， 1986)。島尻層群は不整合の上に

堆積している。琉球弧全体に分布する海底堆積物は島尻層群堆積以前にはな

い。島尻層群の堆積開始時期は、今回わかった沖縄トラフの開いた時期のす

ぐ後である。沖縄トラフの形成で陸地が枕降し、海底での堆積が始まったよ
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うに見える。

琉球弧南部を回転させるような沖縄トラフの拡大が、台湾東部でのルソ

ン弧の衝突によって起こったとする説がある (Letouzeyand Kimura， 1985; 

1986; Villon et al.， 1986)。台湾の衝突は 4Ma頃に始まった (Chiet 

al.， 1981; Barrier， 1985)。沖縄トラフが開いた 10Maから 4Maの年代

は、台湾の衝突が起こる前である。従って台湾の衝突は沖縄トラフが開いた

原因ではない。

沖縄トラフが聞いたことによる琉球弧南部の回転は 4Maまでに終了し

ている。一方、沖縄トラフは現在活動中の海盆である。 リフテイングの第一

段階として沖縄トラフが琉球弧南部を 190
回転させるように聞き、それが終

了した後、次の段階の活動が起こっているようにみえる。

5. 3 琉球弧ー沖縄トラフ系の特徴:

他の島弧ー背弧海盆系との比較

沖縄トラフと類似しているのは、 HavreTroughである(図5-6)0 Havre 

Troughの南端部はニュージーランドの北部の中央火山帯 (Central

Volcanic Region; CVR)に上陸し、そこでは小さなおおぎ形 (wedgeshape) 

の拡大が起こっているらしい (Stern，1987)。沖縄トラフと HavreTrough 

の類似点は次の事柄である。 1)これらのトラフは両者ともリフティング現

象の初期段階にある。 2) トラフの南部は小さなおおぎ形に聞いている。 3)

トラフがおおぎ形に開くのにともなってトラフ南部の東側は、時計回りに 15

0 から 200 回転した(ニュージーランド ，Wright and Walcott， 1986)。

4) 小さなおおぎ形に聞いているのはトラフ南部のみで、中央では平行に聞い

ている。小さなおおぎ形の聞きかたは、おそらく、 リフテイングの初期段階

にあり伸長性の活動が優勢である海盆の一般的な聞きかたなのであろう。

沖縄トラフの北側にある日本海は、おおぎ形に開いたことが知られてい

る (Otofujiand Matsuda， 1987)。日本海の拡大は 20Maから 10Maのあい
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沖縄トラフ南部とニュージーランドの Central Volcanic Region (CVR) の比較

CVRは HavreTroughのニュージーランドへの延長部である (Stern，1987). どち

らの地域でもトラフは小さなおおぎ形に聞いた. トラフが聞いたことによって， トラ

フの南東側の地域は時計回りに回転した. 矢印は中新世の古地磁気の偏角の方向を表

している.
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だにかなり速い速度で起こった。日本海の拡大にともなって、西南日本は時

計四りに約450 回転した。日本海は沖縄トラフと異なり、現在は活動してい

ない。沖縄トラフの南部の小さなおおぎ形の拡大は、 このような大きなおお

ぎ形の拡大の初期の段階を意味しているのかも知れない。
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第 6章結論

琉球弧における古地磁気方向の比較から、つぎのことを結論した。

1 )沖縄トラフは 10Maから 4Maのあいだに聞いた。

2 )南部では沖縄トラフは台湾北部を要として小さなおおぎ形

(wedge shape) を作るように聞き、それによって琉球弧南部は190 時計回り

に回転した。

3 )中部ではトラフは平行に開き、島弧は回転しなかった。
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K-Ar年代測定のための試料薄片の鏡下観察結果
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。久米島

摘点 KM3: porphyritic pyroxene andesite 

斑晶一 plagioclase:新鮮.

o rth opy rox ene :新鮮.

石基一填問状(intersertal)組織.

茶褐色の新鮮なガラス中にplagioclase，clinopyroxene，鉄鉱物が

みられる.

拙点 KM6: altered andesite 

斑晶一 p1 a g i 0 c 1 a se :大部分smectite，albiteに変質.

pyroxene: chlorite化

石基一填問状 (intersertal)組織.

隠微品質の基質中に主にsmectiteに変質したplagioclase，

chloriteした苦鉄質鉱物 (pyroxene?) ， 鉄鉱物がみられる.

拙点、 KM9: porphyrite 

半自形のplagioclase， clinopyroxene， hornblende，鉄鉱物と間隙充填状

のquartsからなる. plagioclase， cl inopyroxene， hornblendeは一部新

鮮なものがみられるが chlorite，epidote等に変質している.

抽点 KM13:porphyritic two pyroxene ~ndesite 

斑晶一 p1 a g i 0 c 1 a se :一部虫食い状に albite，epidoteに変質

c li n opyrox ene :新鮮

o r t h 0 p y r 0 x e ne :完全にchlorite化

olivine(?) :完全にchlorite，smectiteに変質

鉄鉱物

石基一間粒状 (intergranular)組織

部分的にalbite，epidoteに変質した短冊状のplagioclaseの聞を

鉄鉱物と二次的なch 1 0 r i te， s m e c t i te， q u a r t sがうめる.
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。石垣島

拙点 IS19:aphanitic andesite 

斑晶一細粒

plagioclase:部分的に smectiteに変化，

bronz i te :新鮮

augiteが少量みられる.

石基一間粒状 (intergranular)組織

斑品と同じ鉱物組成からなり聞を茶褐色の透明なガラスが埋める.

抽点 1S 5 1: p 0 r p h y r i t Lc p y r 0 x ene a n dJLsj~ 

斑晶一 plagioclase:新鮮

pyroxene (化像) :大部分chloriteに変化， 一部smectiteに変化

不透明鉱物

石基一填問状 (intersertal)組織.

新鮮なplagioclaseとchloriteに変質したpyroxene及び不透明鉱

物の問を隠微品質の基質がうずめる.基質のなかには二次的に

chlori te， smecti teが生(部分的)じている.

地点 IS55:porphyritic pyroxene andesLte 

斑品-plagioclase:大部分新鮮

pyroxene (化像) chloriteに変化

石基一填問状(intersertal)組織.

。台湾

新鮮なplagioclaseとchloriteに変質した pyroxene及び不透明鉱

物の聞を隠微晶質の基質がうずめる.基質のなかには二次的に

chlorite， smectiteが生(部分的)じている.

抽点 NT24: dolerite 

オフィティック組織をもっ完品質岩で主に新鮮なp1 a g i 0 cl a se，少量の新鮮

なcli nopyroxeneからなり，他に初生的にpyr 0 X e ne， 01 i v i n eあったと推定さ

れる茶褐色の微細な鉱物の集合体が多くみられる.
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摘点 NT43:dolerite 

オフイティック組織をもっ完品質岩で主に新鮮な自形のplagioclase と間

隙充填状のclinopyroxeneからなる. その他初生的にはpyroxene，olivine 
であったと考えられる微細な鉱物の集合体からなる仮像がみられる. また二

次的なmuscoviteが少量生じている.

摘点 NT40:porphyritic biotite hornblende dacite 

斑品- plagioclase:新鮮

ho rnb 1 ende :新鮮

bi 0 ti te :新鮮

少量のquarts:新鮮

石基一隠微品質
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