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1.　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討
原子力規制委員会は，精密調査地区選定に際し，最終処分法に基づき，経済産業大臣が定める基本

方針および最終処分計画の一部事項の内，安全確保のための規制に関する事項について経済産業大臣
から意見を求められる．

ここでは，概要調査結果の妥当性について原子力規制委員会が意見を述べる際に用いるための具体
的な判断指標策定に資する観点からの研究を行う．そのため，現在，概要調査結果の妥当性レビュー
における判断指標の調査・評価項目や，各項目に対する要件および留意事項等の検討内容を踏まえる
ものとする．

1.1　我が国の過去の自然事象についてのデータベース化
最終処分法に関連する自然事象について既存情報を取りまとめ，地層の著しい変動に関する各種調

査で対象とすべき特性等を整理しデータベース化する．
平成 24 年度までに，①活断層データベース，②流出域データベース（ 以下，「各種データベース」

という）の整備を行い，③第四紀火山地質データベースの改定を行った．さらに平成 24 年度には，
④活断層と認定されていない地質断層のデータベース整備を開始した．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに整備された各種データベース並びに第四紀火山データベース
および平成 24 年度から開始された地質断層データベースについて，新規文献データの追加・更新を
行うとともに，関東甲信越等のデータ密度の低い地域については新規に試料採取・分析し，データの
拡充および更新を行う．また，応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のための有用なデータ
について検討を行い，長期的な地質・気候関連事象の変動予測に必要となる課題の抽出を行う．

1.1.1　第四紀火山地質データベース
【実施内容】

新規文献データ（平成 24 年度以降に出版された文献のみならず，それ以前に出版されていた未収
納文献も対象）の追加・更新を行う．年代測定値が存在しない，あるいは年代測定値の信頼性が低い
と判断される火山については，新規に試料採取並びに分析を行い，データの拡充および更新を行う．
特に，関東甲信越並びに北海道についてはデータ密度が低いため，試料採取を優先的に行う．以上の
データは，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知
見に反映される．

【成果】
1) データベースの更新

日本では毎年，各種研究機関，大学などで第四紀火山に関する多くの基礎データが生産され，各種
学会，学術雑誌などで発表されている．そこで，データベースに最新の研究成果を反映させるため
に，第四紀火山に関する誌上発表，口頭発表を調査し，文献情報の追加ならびに公表された文献の内
容に応じて各火山の情報の追加・改訂を行った．2013 年度は新規抽出作業に加え，これまでの委託
事業で作成した文献リストを最新の第四紀火山データベースである日本の火山（第 3 版）( 中野ほか，
2013) に即したリストに変更し，428 火山，計 12,353 文献について整備を行った．

第四紀の火山岩・貫入岩体に関する噴火年代，各火山の噴火様式，火口位置に関するデータ整備作
業では，平成 24 年度に出版した「第四紀火山岩体・貫入岩体データベース」( 西来ほか，2012) に
カルデラ情報を追加したバージョンアップ版を作成した．さらに，本データベースに単成火山の位置
情報を追加し，Web ブラウザ上において，地図上での火山情報の検索の利便性を高めた「第四紀噴火・
貫入活動データベース」( 西来ほか，2013) を作成し，地質調査総合センターの地質情報データベー
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スからの公開準備を進めている．本事業での作業で作成した 2 つのデータベースのインデックスを
図 1.1.1-1 に示す．本データベースで検索可能な個別の火山岩体数は，昨年度までに整備したデータ
ベースと比べて約 200 岩体増え，総計 807 岩体である．

 

図 1.1.1-1　本事業で作成したデータベース．

2) 第四紀火山活動の確定作業
本事業では，第四紀火山地質データベースを基に，既存データでは第四紀に属すると推定されるが

噴火・貫入年代が不明確な岩体に対して，溶岩の石基濃集試料を用いた同位体希釈法によるカリウム
―アルゴン（K-Ar）年代測定，火砕流試料のジルコン粒子を用いたフィッション・トラック（FT）
年代測定およびウラン ‐ 鉛（U-Pb）年代測定を実施した．

K-Ar年代測定による第四紀火山活動の認定作業
北海道東部地域の屈斜路カルデラ周辺および北海道中央部地域の十勝三股カルデラ周辺では，既

存データの整理から 18 火山岩体が抽出され，この内，噴出年代が不確定であった 4 火山体（258 m
山火山，先阿寒火山，幌加山火山，ナイタイ山火山）について新たに年代測定を実施した（図 1.1.1-
2）．258 m 火山およびナイタイ山火山から前期更新世の活動を示す K-Ar 年代（0.84±0.08 Ma およ
び 1.67±0.02 Ma），先阿寒火山および幌加山火山から鮮新世後期の活動を示す K-Ar 年代（3.78±
0.15 Ma および 3.13±0.12 Ma）が得られた（表 1.1.1-1）．北海道東部および中央部地域は，既往
研究において，対象火山を含めて中新世から更新世の噴出物が広く分布するとされていたが（佐藤ほ
か，1970 など），データ整理の結果として抽出された層位学的に更新世の噴出物である可能性があ
るとされたものにおいても，更新世のものと鮮新世後期のものが混在していることが判明した．つま
り，層位学的な検討で活動時期が推定されていても具体的な年代測定が実施されていないと，正確に
は活動時期を把握できないものがあることを示している．ゆえに，既往研究のデータ整理からは抽出
されなかった地質ユニットについても，第四紀火山となりうる可能性があり，第四紀火山活動の確定
には，見落としがないよう新たな地質調査が実施するなど，周辺地域の地質についても十分に考慮し
検討する必要がある．

青森地域では，既存データの整理から 13 火山・貫入岩体が抽出され，この内，噴出年代が不確定
であった 4 火山体（於法岳火山，八幡岳火山，藤沢森火山，阿闍羅山火山）について新たに年代測
定を実施した（図 1.1.1-3）．於法岳火山，八幡岳火山および阿闍羅山火山から前期更新世の活動を
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示す K-Ar 年代（1.94±0.18 Ma，1.51±0.07 Ma，1.00±0.02 Ma），藤沢森火山から中期更新世の活
動を示す K-Ar 年代（0.64±0.09 Ma）が得られた（表 1.1.1-1）．既往研究では，於法岳火山および
八幡岳火山は，層位学的検討から第四紀火山とされており ( 上村，1975；対馬，1963)，年代測定に
よって前期更新世の火山であることが確定した．一方，藤沢森火山および阿闍羅山火山は，既往研究
では鮮新世の噴出物とされていたが（宝田・村岡，2004 など），有意に新しい前期～中期更新世の
火山であることが明らかになった．特に，碇ヶ関カルデラの後カルデラ火山と位置づけられる阿闍羅
山火山は，カルデラの形成後（虹貝凝灰岩；約 240 万年前 ( 村岡・長谷，1990)，100 万年以上の時
間間隙をおいて噴出したことになる．

表 1.1.1-1　石基濃集試料によるカリウム - アルゴン年代測定結果一覧表．

図 1.1.1-2　新たに年代測定を行った火山岩体の位置とその結果（北海道東部・中央部地域）．

長野県北部地域では，既存データの整理から 23 火山体が抽出され，この内，噴出年代が不確定で
あった 4 火山・貫入岩体（篠山火山，茶屋池火山，黒岩山火山，前山貫入岩体）について新たに年
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代測定を実施した（図 1.1.1-3）．茶屋池火山，黒岩山火山および前山貫入岩体から前期更新世の活
動を示す K-Ar 年代（1.22±0.03 Ma，1.19±0.04 Ma，1.61±0.04 Ma），篠山火山から鮮新世の活
動を示す K-Ar 年代（4.80±0.17 Ma）が得られた（表 1.1.1-1）．既往研究では，茶屋池火山および
黒岩山火山は中期更新世の噴出物とされていたが ( 柳沢ほか，2001)，年代測定によって前期更新世
の火山であることが確定した．篠山火山は層序学的に第四紀初頭の噴出物の可能性が考えられたが
(Niitsuma et al., 2003)，年代測定によって鮮新世前期の噴出物であることが確定した．一方，前山
貫入岩体は生層序および挟在するテフラの年代から鮮新世後期から第四紀初頭とされる海成～河川
成堆積物に貫入しているが ( 柳沢ほか，2001 など），年代測定によって母岩の堆積年代に近い前期更
新世に貫入したことが明らかになった．一方，既知の第四紀火山についてもより正確な活動時期を
確定するために，3 火山（関田火山，御飯火山，斑尾火山）について新たに年代測定を実施した（図
1.1.1-3）．この内，御飯火山では，従来約 110 万年前に活動したとされていたが ( 金子ほか，1989)，
新たな年代測定によって，少なくとも約 130 万年前から約 80 万年前の長期間にわたって活動が継続
していたことが判明した．この結果は火山体が大規模あるいは広範囲に分布しているものについて年
代測定数が乏しいと，対象としている火山体の活動時期を正確に把握できていないことを示している．
ゆえに，年代測定が実施されていない火山体のみならず，年代測定が実施されている火山体について
も，より正確な活動時期を確定するには，年代測定を追加する必要がある．

図 1.1.1-3　新たに年代測定を行った火山岩体の位置とその結果（青森・長野北部地域）．

LA-ICP-MS法を用いたFTおよびU-Pb年代測定による第四紀火山活動の認定作業
レーザーアブレーション誘導結合プラズマ質量分析法（LA-ICP-MS 法）による FT 年代測定は噴

火年代が不明確である火砕流試料 4 試料（KFPFD2，KSWT01，Biei09，Biei40）について実施した．
LA-ICP-MS 法による FT 年代測定では，同一粒子を用いて U-Pb 年代も算出可能で，FT 年代のクロ
スチェックが可能となる．この 2 つの年代測定手法を用いた同一ジルコン結晶の年代値の評価につ
いては岩野ほか (2012) の花崗閃緑岩中の均質ジルコンを用いた研究例がある．岩野ほか (2012) は，
FT 年代測定の際に必要なジルコン結晶のフッ化水素酸による洗浄あるいは水酸化カリウム―水酸化
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ナトリウム共融液による FT エッチング処理を施しても，顕著な鉛の損出は認められないことを示し，
同一ジルコン結晶による 2 つの年代測定の実施は実行可能であることを示している．一方で，一般
的にテフラや火砕流試料については，本質マグマ起源の物質以外に，母岩などの異質物質も取り込み
やすいことから，花崗閃緑岩などの深成岩のように必ずしも均質なジルコンが得られるとは限らない．
つまり，噴出年代と解釈されない異種年代を示す粒子が含まれる可能性がある．そのため，古い年代
値を示した粒子を外来結晶とみなして，χ 2 検定に合格するまで古い FT 年代を示した粒子を順に除
外した．その結果，KFPFD2 から 0.50±0.17 Ma，KSWT01 から 5.7±0.6 Ma，Biei09 から 0.81±
0.08 Ma，Biei40 から 0.72±0.08 Ma という FT 年代（誤差：1σ）が得られた（表 1.1.1-2）．

表 1.1.1-2　フィッション・トラック年代およびウラン - 鉛年代測定結果一覧表．

FT 年代のクロスチェックとして測定した U-Pb 年代測定についても，コンコーディア（年代一致
曲線）にのる粒子の内，最も若い年代群を示す粒子集団を噴出年代と解釈し，KFPFD2 から 0.53
±0.06 Ma，KSWT01 か ら 6.20±0.09 Ma，Biei09 か ら 0.98±0.02 Ma，Biei40 か ら 0.99±0.02 
Ma という加重平均値（誤差：2σ）が得られた（表 1.1.1-2）．これらの年代値の内，KFPFD2 と
KSWT01 は FT 年代と誤差の範囲で一致している．閉鎖温度が異なる FT 法と U-Pb 法（FT 法，250
℃程度；U-Pb 法，900℃程度）で年代値が一致していることは，マグマが短時間で冷却されたこと
を意味している．FT 法は，閉鎖温度が低いため，U-Pb 法の閉鎖温度よりも低温のマグマによる噴
火活動でが行われたとしても，その年代値を噴出年代として解釈することができる．しかし，FT 法
は，238U の自発核分裂フィッション・トラック密度を直接計測するため，年代値の若いフィッション・
トラック密度が小さい試料では測定誤差が大きい．その解決方法としては測定粒子数を増やすことで
統計的に精度を上げていく方法しか存在しない．U-Pb 法は，閉鎖温度が高いため，ソリダス温度の
低い流紋岩質マグマでは単純にその年代値を噴出年代として解釈できない場合もあるが，年代値の比
較的若い試料においても測定精度がよい．噴火は火山性物質が地下のマグマ溜りから比較的短時間で
地表面へ放出される現象であるので，両者が一致していることはともに噴出年代を示していると判断
されることから，閉鎖温度の高い U-Pb 法で得られた年代値でも FT 法と年代が一致していれば，分
析精度の良い U-Pb 法の年代値を噴出年代として扱えると考えられる．一方，Biei09 と Biei40 は FT
年代の 2σ の誤差範囲で一致しているものの，FT 年代の方が系統的に若い年代値を示している．前
述したとおり，FT 法と U-Pb 法は閉鎖温度が異なるので（FT 法，250℃程度；U-Pb 法，900℃程度），
閉鎖温度の低い FT 法の年代値が U-Pb 法のものより系統的に若いということは，U-Pb 法が示す年
代値においてマグマ溜りの温度が 900℃程度以下になったことを示し，FT 法が示す年代値において
地表面に噴出したと判断される．よって，甲信越地域の黒富士火山起源と考えられている KFPFD2
と北海道南西部の赤井川カルデラ起源と考えられる KSWT01 の噴出年代は，精度の良い U-Pb 年代
を採用し，それぞれ約 0.53 Ma，約 6.2 Ma に活動したこととした．一方，北海道中央部の十勝カル
デラ起源と考えられる Biei09 と Biei40 の噴出年代については，FT 年代を採用し，約 70 ～ 80 万年
前に活動したこととした．

Biei09 および Biei40 とは異なる地点で採取された同一の美瑛火砕流堆積物から 2.10±0.70 Ma と
いう K-Ar 法による黒雲母の年代値が報告されている ( 新エネルギー・産業技術総合開発機構，1990)．
K-Ar 法による黒雲母の閉鎖温度は 300℃前後であり，今回得られた FT 法（閉鎖温度 250℃前後）
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の年代値と比較しても両者は有意に異なる．この違いについては，①美瑛火砕流堆積物は異なる地質
年代を示す複数の地質ユニットで構成されている，②どちらかの年代測定の結果が噴出年代を示して
いない，ということが考えられる．特に要因が前者である場合，最も基礎となる基盤地質情報の地質
図についての見直しが必要であることを示している．ゆえに，より正確な活動時期を確定するには，
対象物の年代測定の追加のみならず，総合的な地質学的検討も併せて行う必要がある．
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1.1.2　地質断層のデータベース
【実施内容】

新規文献データ（平成 24 年度以降に出版された文献のみならず，それ以前に出版されていた未収
納文献も対象）の追加・更新を行う．応力場など地質環境の長期評価手法の整備のための有用なデー
タについては，これまで明らかとなっている我が国における応力場に関する知見を現在の地震発生場
との関係に注目して整理を行い，長期的な地質・気候関連事象の変動予測に必要となる課題の抽出を
行う．以上のデータは，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針にお
ける科学的知見に反映される．

【成果】
地質断層のデータベース化においては，広域応力場や地域応力場の変化が将来生じた場合に過去に

活動を終えていた断層が再び活動する可能性を検討するため，産業技術総合研究所地質調査総合セン
ターにより整備された地質図幅に記述された断層の各種属性を GIS データベース化する．また，広
域応力場や地域応力場の変化を将来生じる原因となるプレート運動について，過去のプレート運動の
復元と将来予測を行うための数値解析を行う．なお，応力場など地質環境の長期評価手法の整備のた
めの有用なデータについては，1.1.3「応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のためのデー
タ検討」で詳細に検討することとする．

1) 地質断層のデータベース化
日本国内の地質・地質構造は，その形成された時代から現在までの間に，広域的応力を始めとする

様々な営力による作用を被ってきている．現在の地表には，これらの作用による変形・変動が積み重
なった結果が，地層の歪みや断層として現れている．断層の形成時期は，遠い過去に形成されたもの
から比較的新しい時期に形成されたものまで様々であるが，多くは過去の古い地質時代に形成され，
近年の活動は見られないものと考えられる．

しかし，東北地方太平洋沖地震の際に観測されたような，広域にわたる応力の変化が生じた場合な
どには，過去に活動を終えていた断層が再び活動する可能性を無視することはできない．このため，
断層にの再活動性を評価する手法を検討するための基本情報として，活断層も含め地質学的に地層の
ずれとして認められる断層の情報を集約した地質断層データベースの作成を平成 24 年度から開始し
た．

産業技術総合研究所地質調査総合センターの発行する地質図幅には，近年の活動が認められる活断
層だけではなく，露頭で地層のずれが確認された断層や，地層の分布状況から推定された断層など，
様々な属性の地質断層が記載されている．地質断層データベースでは，これら地質図幅に記載された
断層情報を基にデータを取得し，データベースとして整備した．平成 24 年度には，5 万分の 1 地質
図幅の内，500 図幅を対象にデータ整備が行われた．平成 25 年度は，5 万分の 1 地質図幅などを基
に主要な地質・地質構造を整理・編纂した 20 万分の 1 地質図幅についての断層データの取得を開始し，
57 図幅を対象として，図幅中に記載のある地質断層データから，断層の種類・位置情報・断層名な
どについてのデータ整備を行った．

(1) 地質断層データの整備の手順
地質断層データの整備の手順を以下に示す．
・産総研地質調査総合センターにより整備済みの地質図幅のベクトルデータの内，断層に分類され

る属性（断層・活断層・衝上断層など，それぞれの推定部・伏在部を含む）を持つレイヤを抽出
した．
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・原本の地質図幅画像データと比較して，ベクトルデータの位置情報の正確度の確認，ライン属性
の設定に間違いがないかの確認，必要があればデータの修正を行った．

・記載されている地質断層を示すラインごとに，地質図幅名，凡例に示された断層の種類，位置情報，
断層名称を取得した．位置情報については，緯度経度を世界測地系に変換した上で，GIS ソフト
や空間データベースで共通に取り扱い可能な WKT (Well Known Text) 形式で示した．

・断層の属性や緯度経度から地質断層を検索・表示する機能を作成するため，MySQL により構築
された空間データベースに地質断層データセットを登録し，空間検索を可能とした．

(2) 地質断層データWebAPIの作成
整備された地質断層データベースを，ウェブアプリケーションなどからマシン対マシンで利用可能

とするため，インターネット上で地質断層データの受け渡しを可能とする WebAPI 機能を作成した．
利用者はこの WebAPI を利用することで，地図上の位置情報や図幅名などを検索キーとしてリクエ
ストし，レスポンスとして返される断層情報を，地図アプリケーションなどで利用することが可能と
なった．

①リクエスト形式
・緯度経度の範囲から検索する場合
https://gbank.gsj.jp/geonavi/getFaults.php?BBox={W},{E},{S},{N}
・地質図幅名から検索する場合
https://gbank.gsj.jp/geonavi/getFaults.php?mode=selectByMapId&mapid={448}

②レスポンス形式（例）
{
data: [
{
id: 123456,
map_id: 789,
feature_legend_code: 1,
name: " ＊＊断層 ",
wk t :  " L INESTRING(138 .65077  36 .52725 ,138 .65163  36 .52760 ,138 .65261 

36.52794,138.65395 36.52839,138.65615 36.52910,138.65978 36.53038,138.66163 
36.53116,138.66337 36.53196,138.66381 36.53216,138.66484 36.53261,138.66635 
36.53326,138.66737 36.53372,138.67017 36.53497,138.67153 36.53562,138.67314 
36.53641,138.67392 36.53685,138.67479 36.53741,138.67602 36.53823,138.67658 
36.53860,138.67722 36.53898,138.67833 36.53960,138.67864 36.53977)"

},
... （複数の断層情報からなる配列）
]
}

(3) 地質断層データの地図表示機能作成
基盤 GIS データベースのデータ表示クライアントに，地質断層表示機能を追加した．選択した範

囲または文献情報としての地質図幅を指定することで，地質断層データを取得し地図上に表示するこ
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とが可能となった（図 1.1.2-1）．
地形図や地質図などの各種の情報に，地質断層データを重ねて表示することで，断層の特徴や影響

について検討する際の利便性が向上した（図 1.1.2-2）．

図 1.1.2-1　地質断層データ表示例．データ表示クライアント上に，地質図幅データと地質断層ラインデータを表示．
この図の中では，活断層を赤ライン，その他の地質断層を青ライン，推定部分を破線としてデータを表示している．
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図 1.1.2-2　地形情報と地質断層データの組み合わせ例．

地形の特徴を強調した赤色立体地図に，地質断層データを重ねている．

2) 構造運動に関する情報整備の検討
地層処分の安全評価の対象となる時間スケールでの造構（造構造）運動は地殻に加わる広域応力場

に起因すると考えられ，第一義的には日本列島に沈み込む二つの海洋プレート，すなわち太平洋プレ
ートとフィリピン海プレートの運動が原因であると推定される．しかしながら，野外で観察される断
層や褶曲などの地質構造や，日々観測される地震活動，あるいは GPS による地殻の歪みは，地形の
起伏に伴う局所的な変形や地質の不均質に起因する応力場のゆらぎなど，二次・三次の現象として認
識される場合も少なくない．したがって，観察・観測データから広域応力場を評価する試みと平行し
て，プレート運動による第一次の広域応力場の推定を行う必要がある．後者については計算機を用い
て見積もることが可能であるが，地質学的時間スケールにおいては，根幹となるプレート運動そのも
のを考察すべき時間スケールで正確に再現し予想しなければならない．とくに，過去 1 億年間の運
動が正確に復元されている太平洋プレートに対して，フィリピン海プレートの過去の運動は不確定性
が大きいために，日本列島の地殻変動に対するフィリピン海プレートの運動の寄与を見積もることは
困難である．したがって，日本列島の地質学的将来予測を行うためには，特にフィリピン海プレート
の過去の運動を確定し，将来のプレート運動を推定することによって，日本列島の地殻変動の将来予
測に資する必要がある．

このような状況を背景に，伊豆―小笠原弧の過去の配置に基づいてフィリピン海プレートの過去の
運動を復元する試みを進めている（図 1.1.2-3）．また，プレート内部およびプレート相互の様々な
地質情報を，任意の時間設定において表示・解析するソフトウェアの構築を進めている．
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図 1.1.2-3　日本列島に沈み込む太平洋プレートとフィリピン海プレートの運動．

白矢印は太平洋プレートの，青矢印はフィリピン海プレートの日本列島 ( ユーラシアプレート ) に対する速度ベクトル．

現段階での解析結果の一例を，図 1.1.2-3 に示す．それぞれの時間設定において，太平洋プレート（白
矢印）とフィリピン海プレート（青矢印）の日本列島（ユーラシアプレート）に対する速度ベクトル
を示した．太平洋プレートの運動は多数のホットスポットトラックの解析によって正確に復元されて
おり，過去 4,000 万年間にわたって速度が安定していたことが知られている．しかしながら，長期
間西向きであった速度ベクトルが数百万年前以降は向きおよび大きさを変化させており，日本列島の
第四紀地殻変動との関連が指摘されている．一方，フィリピン海プレートの運動はおよそ 300 万年
前を境に西向きに転向しており，西南日本に対する影響が推察される．これら二つの海洋プレートの
運動による上盤プレート（ユーラシアプレート）内部の応力場が日本列島を変形させていると考えら
れるが，現段階では両プレートの寄与の度合いが不明である．現在並びに過去のプレート運動と広域
応力場の相関からそれぞれの寄与の割合を導き出し，将来のプレート運動から将来の広域応力場を推
定することが可能になることが期待される．そのためには，小断層解析や岩脈群など広域応力場を示
すより精緻な地質情報の収集が必要である．

3) まとめと今後の課題
活断層と認識されていない断層（地質断層）に関して，その再活動性を検討するための基礎情報と

して，地質断層データベースの構築を進めた．平成 25 年度は，20 万分の 1 地質図幅を対象として
57 図幅の地質断層データを取得し，データベースとして整備した．作成したデータベースを利用す
るための WebAPI を作成し，これらのデータを利用することのできるアプリケーションを開発した．
これらは，今後の地質断層に関する詳細情報の整備を進めるための基礎情報となる．今後，新規発行
の地質図幅や未整備の出版済地質図幅からの地質断層情報の取得を進めるとともに，個々の断層につ
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いての文献情報などの整備を進め，断層活動性の評価に有用なデータベースとして，情報内容および
データ利用の利便性を向上する必要がある．

広域応力場に起因する造構運動に関しては，過去の地殻変動が日本周辺の相対的なプレート運動に
よって一定の説明が可能となってきた．今後，日本列島の地殻変動に関する将来予測を行うため，日
本周辺のプレート運動に関する知見をさらに収集することが重要となる．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

13

1.1.3　応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のためのデータ検討
【実施内容】

具体的には，応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のための有用なデータについては，こ
れまで明らかとなっている我が国における応力場に関する知見を現在の地震発生場との関係に注目し
て整理を行い，長期的な地質・気候関連事象の変動予測に必要となる課題の抽出を行う．以上の成果
は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針に反映される．

【成果】
1) 我が国における応力場に関する知見

我が国における応力場に関する知見として，大きく 3 つのスケールで整理できる．すなわち，(1) 
日本全国をカバーする広域的な応力，(2) 東北地方などの地方スケールから活断層セグメントスケー
ルの地域的な応力，そして (3) ある地点ごとに求められている局所的な応力の 3 種類である．ここで
は，それぞれの代表的な研究についてレビューし，特徴について整理する．

(1) 広域的な応力
既往研究成果から応力情報を収集・整理したり，プレート運動や，広域的な地震データから日本全

国での応力場が推定されている．ここでは，既往研究成果からの応力情報の収集・整理による広域
的な応力場推定の例として世界応力分布図（World stress map：以下，WSM；Zoback, 1992) につ
いて，プレート運動から推定される広域的な応力場推定の例として Seno (1999) について，広域的
な地震データからの広域的な応力場推定の例として Townend and Zoback (2006) と Terakawa and 
Matsu'ura (2010) についてレビューする．

World stress map 
WSM プロジェクトは，リソスフェアにおける現在の応力の方向と相対的な大きさに関するデー

タを編集して解釈する世界的な共同作業として実施された (Zoback, 1992)（図 1.1.3-1）．WSM で
は，地震の発震機構，ボアホールブレークアウト，オーバーコアリングと水圧破砕法による現位置
応力測定，断層のような地質構造解析，および火山の噴火口の配列から得られるデータを収集・整
理することで，全世界的な応力場を整理している．その後もデータの整備が続けられ，2008 年には
WSM 2008 が公開され (Heidbach and Hohne, 2008), 現在も Helmholtz Centre Potsdam - GFZ 
German Research Centre for Geosciences にて整備されている．日本における応力情報も多数収録
されている．
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図 1.1.3-1　World Stress Map (Zoback, 1992)．

プレート間の相互作用から推定される広域的な応力（Seno, 1999）
沈み込むプレートによる引張（スラブプル）に伴う力と，リッジによる押し（リッジプッシュ）に

伴う力，そして大陸プレートの衝突による力のバランスを計算することで，プレート間の相互作用か
らプレート内の応力を推定することができる (Seno and Yamanaka, 1998)．Seno (1999) では，日
本周辺のプレート間相互作用から日本における広域的な応力推定が行われている（図 1.1.3-2）．近
年では数値シミュレーションにより，より複雑なプレート形状まで含めた力学計算による，広域的な
応力推定が行われている (Hashimoto and Matsu'ura, 2006)（図 1.1.3-3）．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

15

図 1.1.3-2　プレート間相互作用による，プレート内応力の推定 (Seno, 1999)．

図 1.1.3-3　東北地域におけるプレート間相互作用から推定される応力場 (Hashimoto and Matsu'ura, 2006)．

広域的な地震データからの広域的な応力場推定
日本全国の地震の発震機構から，広域的な応力の推定が行われている (Terakawa and Matsu'ura, 

2010；Townend and Zoback, 2006)．Townend and Zoback (2006) は，地震の発震機構から推定
された応力と地殻歪の関係から，中部・西南日本における広域応力は，日本の北東部分と南西部分の
長期間の水平運動によって引き起こされるものであると結論づけた（図 1.1.3-4）．一方，Terakawa 
and Matsu'ura (2010) は CMT data inversion method により，日本において広域的に 3 次元的な
応力分布を推定した．これにより，ユーラシアプレート，北アメリカプレート，太平洋プレート，フ
ィリピン海プレートのようなプレート運動に起因すると思われる大局的な応力分布に加え，クリル前
弧スリバーの水平運動，伊豆半島の衝突，別府－島原地溝帯の拡大によるものと思われる局所的な応
力場を見出した（図 1.1.3-5）．
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図 1.1.3-4　地震の発震機構から推定された応力 (Townend and Zoback, 2006)．

図1.1.3-5　CMT data inversion methodにより推定された日本にける広域的に3次元的な応力分布(Terakawa and 
Matsu'ura, 2010)．

(2) 地域的な応力
地方スケール，断層セグメントスケールで応力の分布が推定されている．ここでは，既存の活断層

情報から求められた地方スケールの応力の例として，Tsutsumi et al. (2012)，地震情報から求めら
れた地方スケールの応力の例として Yoshida et al. (2012)，断層セグメントスケールの応力情報の例
として Imanishi et al. (2011) についてレビューする．
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地質構造情報から求められる地方スケールの応力
断層のような地質構造解析により，地域的なスケールでの応力推定が行われている (Tsutsumi et 

al., 2012; Yamaji, 2000a)．Tsutsumi et al. (2012) は，中部・近畿地域の活断層を対象に応力逆解
法を実施し，中部・近畿地域の第四紀以降の応力場として，ほぼ東西に最大圧縮主応力軸をもつ逆断
層応力場を推定した（図 1.1.3-6）．Yamaji (2000a) は，房総半島の前弧海盆堆積物で観察される小
断層に対して多重逆解法を適用することで，対象地域が第四紀以降にプレートの移動に対応する３種
類の応力履歴を受けてきたことを示した（図 1.1.3-7）．Tonai et al. (2011) は，甑島における岩脈の
産状とその古地磁気から，琉球弧における過去の応力履歴とそれに伴う地殻の変形・回転について明
らかにした．

図1.1.3-6　糸魚川－静岡構造線より西側の中部日本から近畿で認められる(a)活断層（赤色実線），(b) それらの活断層から
推定した応力，および(c) 推定された応力で計算される各断層の理論すべり方向と各断層で実際に認められるすべり方向との
関係を示すタンジェント• リニエーションダイアグラム(Tsutsumi et al., 2012)．
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図 1.1.3-7　第四紀以降のプレートの移動に対応する房総半島における 3 種類の応力履歴 (Yamaji, 2000a)．

地震情報から求められた地方スケールの応力
地震情報からも地方スケールの応力が推定されている．Otsubo et al. (2008) は，琉球弧で発生し

た地震の発震機構に対して多重逆解法 (Yamaji, 2000b; Otsubo et al., 2008) を適用することで，前
弧域と背弧域とで応力が異なることを示した．Yoshida et al. (2012) は，東北沖太平洋沖地震の前後
に発生した地震の発震機構から，東北地方における地震前後の応力場を推定した（図 1.1.3-8）．
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図 1.1.3-8　地震の発震機構から推定された，東北地方における東北沖太平洋沖地震前後の応力場 (Yoshida et al., 2012)．

断層セグメントスケールの応力
断層セグメントスケールでの応力推定も実施されている．Imanishi et al. (2011) は，飛騨高山地

域の跡津川断層を対象に，断層周囲の微小地震の発震機構から，跡津川断層沿いで深度方向に応力が
変化することを明らかにした（図 1.1.3-9）．また，後述の 1.4.1 では，2011 年 4 月 11 日に福島県
いわき市周辺で発生した福島県浜通りの地震 (Mw=6.6) を生じさせた井戸沢断層および湯ノ岳断層周
囲において，2011 年東北地方太平洋沖地震が発生した 3 月 11 日以前に発生した微小地震に対して，
多重逆解法 (Yamaji, 2000b；Otsubo et al., 2008) を適用することで，海広域での海溝型地震による
余効変動が，それらの断層近傍での応力変化をもたらすことを明らかにした．

図 1.1.3-9　飛騨高山地域跡津川断層周囲の微小地震の発震機構から求めた応力 (Imanishi et al., 2011)．

跡津川断層沿いで深度方向に応力が変化することを明らかにした．
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(3) 局所的な応力
掘削孔や地下坑道を利用した現位置試験による応力測定が限定的ではあるが各地で行われている．

これらの局所的な応力情報を日本全国で網羅的にまとめた資料としては，産業技術総合研究所の地殻
応力場データベース（https://gbank.gsj.jp/crstress/）が詳しい．

ボーリングコアを利用した応力推定
山本ほか (2004) は，ボーリングによって取得された北上山地のコア試料に対して，変形率変化法

(Yamamoto et al., 1990) を用いて応力測定を行った．これにより，北上山地の東部は平均応力が鉛
直方向応力より小さいことを示した．また，最小主圧縮軸の方向が過去５年間の GPS 観測で得られ
た内陸の変位速度ベクトル ( 佐藤ほか，2002) と平行であることを示した（図 1.1.3-10）．

図1.1.3-10　ボーリングによって取得された北上山地のコア試料による変形率変化法を用いた応力測定結果(山本ほか，
2004)．

現位置試験による応力推定
Tsukahara et al. (2001) は 1995 年の兵庫県南部地震発生から 2 年後に，野島断層近傍の掘削孔

にて，水圧破砕法により現位置応力を推定した．これにより，最小水平圧縮応力の絶対値と方位を得
た．また，Satoh et al. (2013) は，産業技術総合研究所で実施された「東南海・南海地震予測のため
の地下水等総合観測点整備」プロジェクトの中で掘削された観測井を利用して，水圧破砕法およびボ
アホールブレイクアウト等により西南日本外帯（東海～四国）における現位置応力を推定した（図
1.1.3.1-11）．
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図1.1.3-11　産業技術総合研究所で実施された「東南海・南海地震予測のための地下水等総合観測点整備」プロジェクトの中
での観測井を利用した水圧破砕法（赤色三角印）およびボアホールブレイクアウト（青色）により得られた水平最大圧縮応力
軸（σHmax）の方向（Satoh et al., 2013）．

(4) 応力場に関する知見のまとめ
我が国における応力場に関する知見を，推定される応力の空間スケールを軸に整理した．日本全国

をカバーする広域的な応力から，地方スケールや断層セグメントスケールでの地域的な応力，そして
１地点での応力情報として得られる局所的な応力について整理した．各スケールにおける応力の推定
法は，広域であれば力学計算により求められる手法や広域的な地震の発震機構を用いた手法が用いら
れ，局所的であればボーリング孔やコアを用いた手法が用いられる．

地震の発震機構などリモートで取得可能な情報に基づく応力推定は，広域的あるいは大深度の応力
情報を取得するのに有効である．一方，ボーリング孔などを用いる手法では広域的な応力を取得する
のは困難であるが，応力の絶対値を取得できる利点がある．
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2) 長期的な地質・気候関連事象の変動予測に必要となる課題の抽出
上記のように，日本における応力場の推定は様々な手法により様々なスケールで行われ，情報が整

備されている．一方で，長期的な地質・気候関連事象の変動予測のためには次のような課題が挙げら
れる．

(1) 応力絶対値の全国カバー
Seno (1999) や Terakawa and Matsu'ura (2010) のように，日本全域をカバーする応力情報が得

られつつある．しかし，それらにより実際の応力の絶対値まで求めることは現時点では困難である．
地質関連事象の変動予測を行うためには，応力の絶対値についても必要となるため，絶対値も含めた
情報の整備が今後必要である．World Stress map (Zoback, 1992) や産総研による地殻応力場データ
ベースのように，現位置で絶対値も含む形で取得された情報を多点的に収集・整理することで応力の
絶対値を補完する必要がある．

(2) 応力の時間変化
Yoshida et al. (2012) や Otsubo et al. (2013) に示されたように，海溝型地震の発生など大きなイ

ベントに伴い，海溝から離れた上盤側プレートで局所的に地殻応力が時間変化することが指摘されて
いる．また，Townend and Zoback (2006) の指摘するように，日本の広域的な地殻応力が長期的な
変動にともなって発達してきたものであるとすると，今後も地質関連事象の長期的な変動にともなっ
て広域応力場が長期的に変化することが予想される．そのような状況で地質関連事象の変動予測を行
うためには，応力の時間変化についても考慮される必要がある．地殻応力の時間変化についてはまだ
十分解明されておらず今後の研究が必要であるが，Yamaji (2000a) や Tonai et al. (2011) のように
過去の応力変遷を明らかにし，そのメカニズムを解明することが，今後の応力の時間発展について考
える上で重要であろう．

(3) 現在の地震発生場との関係
松田・吉川 (2001) は，1900 年～ 1999 年に発生した各地の地震発生頻度を整理し（後述の

1.2.1.1-1) を参照），内帯に比べ外帯は活断層と中規模地震数に極端に少なく，日本海東縁地域およ
び西南日本の火山フロントから背弧側で地震数が多いとしている．地震発生が多い地域に着目すると，
日本海東縁地域は東 - 西圧縮の逆断層応力場であり，西南日本の火山フロントから背弧側は東 - 西圧
縮および南 - 北引張の横ずれ断層応力場である．両地域は背景となる地殻応力場が異なっており，後
述の 1.2.1.3 で示すように，東北日本と西南日本とで沈み込むプレート運動が異なることだけでなく，
地下 10 ～ 20 km の地震基盤深度において地殻構造や岩石物性などが地域的に異なることが原因の 1
つとして考えられる．地殻構造や岩石物性の不均一性に関する情報をより詳細に整備していくことが
応力情報の整備と併せて重要である．
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1.1.4　第四紀火山地質データベースの基盤GISへの統合
【実施内容】

2012 年 11 月 19 日付けで公開された第四紀火山地質データベース（第四紀火山岩体・貫入岩体デ
ータベース）は，2013 年 3 月 1 日付けでユーザーインターフェースの改良が行われ，火山名称から
の検索方法に加えて，拡大縮小可能な全国地図（クリッカブルマップ）に示された火山位置にもとづ
く検索が可能になった．平成 25 年度にはこの火山データベースを，データ量と使い易さで定評を得
ている産総研の「20 万分の 1 シームレス地質図」あるいは，現在試験公開中の「地質図 Navi」と関
連させることにより，更なるユーザーインターフェースの改良を行う．以上のデータは，原子力規制
委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
平成 24 年度に出版された「第四紀火山岩体・貫入岩体データベース」( 西来ほか，2012；https://

unit.aist.go.jp/dgcore/db/QVDB/) について，平成 25 年度は登録データの更新と追加の作業を実施
した（1.1.1 第四紀火山地質データベース参照）．これらのデータ整備に加えて，整備した第四紀火
山データを一般的なシステムから利用可能とするため，機械対機械でのデータ交換を実現するための
アプリケーションプログラミングインタフェース (API: Application Programming Interface) を作
成し，第四紀火山岩体・貫入岩体データベースのシステムに組み込みんだ．これにより，第四紀火山
データを利用する GIS アプリケーションやウェブサイトを作成することが可能となった．

1) API形式の検討
従来のデータベースは，データベースシステムと専用閲覧システムの組み合わせでのみ利用可能な，

閉鎖的なシステムの形式を取ることが一般的であった．この場合，出力データは人間が読み取ること
を前提としたレイアウト表示となり，他のシステムでデータを再利用するためには，CSV 形式など
の交換形式で保存して受け渡すなどの作業が必要となったり，専用に設計されたデータインターフェ
ースが必要になるなど，任意のシステムにデータを提供することが困難であった．

現在は，インターネットを通じた情報利用が一般的となったことから，インターネット上の任意
のシステムに対してデータを提供するための仕組みが利用されるようになった．このような仕組み
は WebAPI（Web Application Programming Interface）と呼ばれ，データは主に XML(Extensible 
Markup Language) や JSON(JavaScript Object Notation) などの形式のテキストデータとして配信
される．

今回，第四紀火山岩体・貫入岩体データベースのデータを利用するための WebAPI を作成するに
当たり，データ交換形式として JSON 形式を選択した．これは，現在インターネット上でデータを
利用するためプラットフォームとして，Web ブラウザ上で動作するウェブアプリケーションが主流
となっていることから，Web ブラウザで動作する JavaScript プログラムが効率よく利用することの
できるデータ形式が JSON 形式のためである．

2) データの内容
第四紀火山岩体・貫入岩体データベースのデータの内容は以下のとおりである．
・火山・岩体の名称
・噴出位置（緯度経度）
・火山の形式・構造
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・主な岩石
・活動年代（上限・下限）
・活動年代の信頼度
・詳細情報・関連情報へのリンク情報

3) 第四紀火山データ取得API
データベースへのリクエストの形式および，レスポンスデータの例を以下に示す．レスポンスの

形式は JSON であるが，地図上に表すことのできる地物情報を表現するために拡張された GeoJSON
形式を取り入れ，位置情報を表現している．

(1)火山情報のリストを取得するAPI
指定した緯度経度の範囲に含まれる火山情報のリストを取得するための API であり，リクエスト

のレスポンスとして Feature（ここでは火山情報）の配列を取得することができる．

リクエスト形式：
https://gbank.gsj.jp/quatigneous/volcano/?BBox={W},{E},{S},{N}
W,E,S,N は検索範囲の緯度および経度（世界測地系）

レスポンス形式：
{
type: "FeatureCollection",
title: " 火山リスト ",
category: "volcano_list",
name: "q4magmatism",
base_uri: "https://gbank.gsj.jp/quatigneous/volcano/",
features: [
{
type: "Feature",
name: " 黒森山 ",
geometry: {
type: "point",
coordinates: [140.64889, 39.0775]
},
properties: {
data_id: {text: "ID", value: 414},
volcanoClass: {text: " 種別 ID", value: 3},
lowerAge: {text: " 下限 ( 万年 )", value: 290},
upperAge: {text: " 上限 ( 万年 )", value: 290},
ageReliability: {text: " 信頼度 ", value: "A"}
}
},
....（複数の Feature 情報からなる配列）
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]
}

(2) 火山情報を取得する API
火山リストの中から取得した火山 ID を利用して，個別の火山の詳細情報を取得するための API で

ある．なお，火山位置情報は GeoJSON 形式となっている．
付属データが存在する場合，child: [] 配列に複数の付属情報の表現を付加することができる．この

情報は，インターネット上のデータを示す URI となり，他の種類のデータを返す WebAPI や html
などを返す次の段階のリクエストに利用することができる．これにより，付属情報自体が次の情報へ
たどり着くための関連情報を持ち，再帰的に多種のデータを取得することが可能となる．

リクエスト形式：
https://gbank.gsj.jp/quatigneous/volcano/{ 火山 ID}

レスポンス形式： 赤城山の例
{
type: "DataCollection",
title: " 火山情報 ",
category: "volcano_information",
name: " 赤城山 ",
uri: "https://gbank.gsj.jp/quatigneous/volcano/285",
base_uri: "https://gbank.gsj.jp/quatigneous/volcano/",
geometry: {
type: "point",
coordinates: [139.19306, 36.56028]}
},
properties: {
data_id: {text: "ID", value: 285},
volcanoClass: {text: " 種別 ", value: " 第四紀（旧定義）"},
name: {text: " 火山・岩体名 ", value: " 赤城山 "},
nameYomi: {text: " よみ ", value: " あかぎさん "},
volcanoType: {text: " 形式・構造 ", value: " 成層火山 - カルデラ，溶岩ドーム "},
rockType: {text: " 主な岩石 ", value: " 安山岩，デイサイト "},
activityPeriod: {text: " 活動年代 ", value: "30 万年前より古くから活動．"},
lowerAge: {text: " 下限 ( 万年 )", value: 30},
upperAge: {text: " 上限 ( 万年 )", value: 0},
ageReliability: {text: " 信頼度 ", value: "A"}
},
child: [
{
type: "data",
title: " 火山詳細 ",
category: "volcano",



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

26

name: " 赤城山 ",
properties: {
data_id: {text: "ID", value: 193},
reference: {
type: "json",
title: " 日本の火山（第 3 版）",
uri: "https://gbank.gsj.jp/quatigneous /ref/1"
}
description: {
type: "html",
uri: "https://gbank.gsj.jp/volcano/Quat_Vol/volcano_data/E15.html"
}
}
},
... （複数の付属情報からなる配列）
]
}

4) アプリケーションでのAPI利用
今回作成した WebAPI を一般のアプリケーションで利用する事例として，産総研の公開する地質

図閲覧システム「地質図 Navi」に，この WebAPI を利用した火山情報表示機能を組み込んだ例を示
す（図 1.1.4-1）．

地質図 Navi では，WebAPI を利用して取得した火山の位置および活動年代データをもとに，活動
年代の範囲を指定しての火山の抽出（図 1.1.4-2），噴出位置を中心としたバッファ領域の表示（図
1.1.4-3），指定位置からの距離を指定しての火山の抽出（図 1.1.4-4）の各機能をユーザーが利用
することができる．地図上に表示された火山を選択することで，火山の詳細情報が表示される（図
1.1.4-5）．また，関連情報を持つデータの再帰的表示の実装例として，火山観測機器情報（気象庁，
2013）を配信するデータベースを作成し，これを利用した火山情報からのリンクおよびデータ表示
機能を実装した（図 1.1.4-6）．この関連情報付きのデータ形式を利用することで，データ自体が他
の関連データとの結びつきを持ち，多種の情報を連携させたデータ利用が可能となる．
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図 1.1.4-1　第四紀火山岩体・貫入岩体データベース WebAPI を利用し，地質図 Navi に火山情報を表示した例．

図 1.1.4-2　過去 10 万年から現在までの活動年代を持つ火山を抽出して表示した例．
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図 1.1.4-3　火山噴出位置を中心に半径 60km のバッファ領域を表示した例．

図 1.1.4-4　東京を中心として，半径 160km 以内に位置する火山を表示した例．

中心位置マーカーをマウスでドラッグすることで，任意の位置を中心にした表示が可能．
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図 1.1.4-5　抽出された火山のリストと選択火山の詳細情報を表示した例．

図左の表には，表示中の火山情報が表示される．活動年代や基準位置からの距離でソートすることが可能．図右上には，地図
中で選択した火山の詳細情報が表示される．この中のリンクから，詳細な火山情報のウェブページを開くことや，関連情報と
しての火山観測機器情報（気象庁，2013）を確認することができる．

図 1.1.4-6　浅間山を観測対象とした火山観測機器の位置を表示した例．
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5) まとめと今後の課題
第四紀火山地質データベースのデータを一般のウェブアプリケーションから利用することを可能と

するため，WebAPI を利用したデータ配信機能を作成した．WebAPI を提供することで，一般のア
プリケーションがこれを利用して火山データを利用することが可能となった．WebAPI の利用を促進
するため，産総研の地質図 Navi に火山の活動年代や指定位置からの距離による検索などのデータ利
用機能を実装した．

今後，インターネット上で利用される同種の WebAPI や，政府の取り組むオープンデータ戦略に
もとづいた共通 API などが提示された際には，それらの API やデータ形式を考慮して，より汎用性
を高めた形式に改良していくことが，多くのシステムでデータベースが広く利用されるために重要だ
と考えられる．
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【まとめと今後の課題】
我が国の過去の自然事象についてのデータベース化で実施した，第四紀火山地質データベース，地

質断層データベース，応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のためのデータ検討，第四紀火
山地質データベースの基盤 GIS への統合について，平成 25 年度の成果と課題は以下のようにまとめ
られる．

第四紀火山地質データベース(1.1.1項)
各種学会・研究機関等の誌上発表・口頭発表を調査し，文献情報の追加ならびに公表された文献の

内容に応じて各火山の情報の追加・改訂を行うとともに，これまでの委託事業で作成した文献リスト
を最新の第四紀火山データベースである日本の火山（第 3 版）( 中野ほか，2013) に即したリストに
変更し，428 火山，計 12,353 文献について整備を行った．「第四紀火山岩体・貫入岩体データベー
ス」( 西来ほか，2012) については，カルデラ火山・単成火山の情報等を追加し，Web ブラウザ上に
おいて，地図上での火山情報の検索の利便性を高めた「第四紀噴火・貫入活動データベース」( 西来
ほか，2013) を作成し，地質調査総合センターの地質情報データベースからの公開準備を進めている．
また，第四紀に活動したと考えられるが活動年代が不明確な火山岩に対して，火山岩の石基濃集試料
を用いた K-Ar 法を適用し 16/20 試料から第四紀を示す年代が，火砕流試料のジルコン結晶を用いた
LA-ICPMS 法による FT 法および U-Pb 法の組み合わせにより 3/4 試料から第四紀を示す年代が，そ
れぞれ得られた．

今後も，新たに出版・公表される文献について，第四紀火山地質に関する情報の抽出を継続し，活
動年代が不明確な火山岩に対して複数の年代測定法を適用し，第四紀火山であるか検討を行う必要が
ある．

地質断層のデータベース(1.1.2項)
20 万分の 1 地質図幅の断層データの取得を開始し，57 図幅について，図幅中に記載のある地質断

層について，断層の種類，位置情報，断層名等のデータ整備を行った．また，これまでに整備された
地質断層データベースを，ウェブアプリケーションなどから利用可能とするため，インターネット上
で地質断層データの受け渡しを可能とする WebAPI 機能を作成した．利用者はこの WebAPI を利用
することで，地図上の位置情報や図幅名などを検索キーとしてリクエストし，レスポンスとして返さ
れる断層情報を，地図アプリケーションなどで利用することが可能となった．プレート運動に起因す
る広域応力場・造構運動に関しては，プレート運動の復元に不確定性が大きなフィリピン海プレート
の運動について検討し，日本周辺の過去の地殻変動を相対的なプレート運動によって一定程度説明す
ることが可能となってきた．

今後は，未整備の出版済地質図幅や新規発行の地質図幅からの地質断層情報の取得を進めるととも
に，個々の断層についての文献情報等の整備を進め，断層活動性の評価に有用なデータベースとして，
情報内容およびデータ利用の利便性を向上する必要がある．また，日本列島の地殻変動に関する将来
予測を行うためには，日本周辺のプレート運動に関する知見をさらに収集することが重要となる．

応力場など地質環境の長期予測評価手法の整備のためのデータ検討(1.1.3項)
我が国における応力場に関する知見を，推定される応力の空間スケールを軸に，日本全国をカバー

する広域的な応力，地方スケールや断層セグメントスケールでの地域的な応力，1 地点での応力情報
として得られる局所的な応力について整理した．各スケールにおける応力の推定法は，広域であれば
力学計算により求められる手法や広域的な地震の発震機構を用いた手法が用いられ，局所的であれば
ボーリング孔やコアを用いた手法が用いられている．地震の発震機構など公開された情報に基づく応
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力推定は，広域的あるいは大深度の応力情報を取得するのに有効である．一方，ボーリング孔などを
用いる手法は，応力の絶対値を取得できる利点がある．

上記のように，日本における応力場の推定は様々な手法により様々なスケールで行われ，情報が整
備されているが，次のような課題が残っている．
(1)	 応力絶対値の全国カバー：日本全域をカバーする応力情報(Seno, 1999；Terakawa and 

Matsu'ura, 2010)が得られつつあるが，応力の絶対値まで求めることは現時点では困難である．
地質関連事象の変動予測を行うためには，応力の絶対値についても必要となるため，絶対値も含
めた応力情報の整備が今後必要となる．

(2)	 応力の時間変化：海溝型地震の発生など大きなイベントに伴い，海溝から離れた上盤側プレート
で局所的に地殻応力が時間変化する(Yoshida et al., 2012；Otsubo et al., 2013)．また，日本の
広域的な地殻応力が長期的な変動にともなって発達してきたものである(Townend and Zoback，
2006)とすると，今後も地質関連事象の長期的な変動にともなって広域応力場が長期的に変化す
ることが予想される．地質関連事象の変動予測を行うためには，応力の時間変化についても考慮
する必要があり，今後の研究が必要である． 

(3)	 現在の地震発生場との関係：1900年～1999年に発生した日本各地の地震発生頻度から，内帯に
比べ外帯は活断層と中規模地震数が極端に少なく，日本海東縁地域および西南日本の火山フロン
トから背弧側で地震数が多い(松田・吉川，2001）．日本海東縁地域は東-西圧縮の逆断層応力場
であり，西南日本の火山フロントから背弧側は東-西圧縮および南-北引張の横ずれ断層応力場で
ある．両地域においては背景となる地殻応力場が異なっており， 1.2.1.3で示すように，東北日
本と西南日本では沈み込むプレート運動が異なることだけでなく，地下10～20 kmの地震基盤
深度において地殻構造や岩石物性などが地域的に異なることが原因の1つとして考えられる．地
殻構造や岩石物性の不均一性に関する情報をより詳細に整備していくことが応力情報の整備と併
せて重要である．

第四紀火山地質データベースの基盤GISへの統合(1.1.4項)
1.1.1 項で整備した「第四紀火山地質データベース」を，一般的なシステムから利用可能とするた

めのアプリケーションプログラミングインタフェース (API：Application Programming Interface)
を作成し，第四紀火山岩体・貫入岩体データベースのシステムに組み込みんだ．これにより，第四紀
火山地質データベースを利用する GIS アプリケーションやウェブサイトを作成することが可能とな
り，産総研の「地質図 Navi」に火山の活動年代や指定位置からの距離による検索などのデータ利用
機能を実装した．

今後，インターネット上で利用される同種の WebAPI や，政府の取り組むオープンデータ戦略に
もとづいた共通 API などが提示された際には，それらの API やデータ形式を考慮して，より汎用性
を高めた形式に改良していくことが，多くのシステムでデータベースが広く利用されるために必要と
考えられる．
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1.2　自然事象に関する不確実性低減のための複数の調査手法の相互補完的運用の検討および従来手
法を補う調査技術

既存の単一の調査手法では十分でない過去の地質変動に関する調査項目について，従来手法を補う
ことができる既存技術もしくは新規技術を検討するとともに，複数の調査手法の適用によりデータを
補完し，調査結果の不確実性を低減するための手法を検討するため，以下の調査手法について検討する．

1.2.1　地殻変動量予測手法の検討
【実施内容】

平成 24 年度までに，沿岸地域の隆起・侵食速度推定手法に関する水槽実験等による検討と旧汀線
高度認定の不確実性に関する堆積相解析の検討を通じて，隆起・侵食量の推定精度の向上を図った．
また，応力場の異なる複数の地域における古応力場に関する事例研究，数値実験による応力と断層の
時間発展に関する検討および断層岩の地球化学的検討により，地質断層の再活動性評価手法を開発し
た．さらに，宇宙線生成核種を用いた侵食速度推定手法の適用性を検討するための事例を収集した．

平成 25 年度は，断層の活動年代を評価するための手法の調査および検討に必要な地質試料採取・
分析を実施し，数値解析・実験を通して断層と広域応力場の関係を検討することにより，構造や強度
が不均質な地域における応力集中現象や，異なる時間スケールに応じた断層・構造運動メカニズムに
ついての知見を整備する．これらの検討結果と，平成 24 年度までの成果と合わせて断層再活動に対
する地質構造・応力の影響評価手法を取りまとめる．

また，評価期間内における侵食速度の時空間分布の予測精度の向上のため，種々の条件下で適用可
能な侵食量評価手法を検討するために必要な地質試料の採取・分析等を実施するほか，様々な地形・
地質・気候条件における侵食速度の測定から，条件ごとの侵食メカニズムを考察する．これらの検討
結果と平成 24 年度までの成果を合わせて，隆起・侵食量推定法を取りまとめる．

さらに，概要調査結果の妥当性を確認するために必要な調査手法としての適用性を判断する上での
課題を抽出し，地殻変動量予測手法の信頼性を確保する上で必要となる変動モデルの検討を行う．

1.2.1.1　断層再活動に対する地質構造・応力の影響評価手法の検討
【実施内容】

地質断層の再活動性の評価手法の開発並びに変動地形学的手法だけではとらえ難い低活動性断層の
認定・評価手法の開発を行う．具体的には平成 24 年度の成果を踏まえ，地震・断層活動における断
層再活動に関する地殻応力と間隙水圧および岩体の物性不均一性と断層姿勢の関係等について，情報
収集および試料採取を行う．また，収集，取得された情報および試料から得られる断層再活動性に関
する幾何学・力学パラメータに基づき，数値計算および断層運動数値シミュレーション実験を行うこ
とで，地質断層の再活動性評価手法の開発に向けた検討を行うとともに，地質断層の再活動性評価手
法の開発に向けての課題を取りまとめる．このほか，これまで開発してきた断層物質を用いた低活動
性断層評価手法を日本各地の断層に適用し，その手法の有効性についてとりまとめを行う．以上の成
果は，原子力規制委員会が作成する精密調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に
反映される．

【成果】
1) 断層の活動性の時間変化
(1) 断層の活動性の時間変化に関するレビュー

活断層の多くは既存の断層の再活動であり，その発達過程には断層の再活動が大きく関わる．東北
地方や北陸地方では，新第三紀中期中新世の日本海拡大期のリフティングによって発生した正断層を
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起源とし，鮮新世以降の東西圧縮応力場において逆断層として反転運動した活断層が知られ，同様に
中国地方では古第三紀以前の左横ずれ断層が，鮮新世以降に右横ずれ断層へと反転している．その中
には，インバージョンテクトニクスの結果として再活動した活断層に隣接し，活断層と同様な走向・
傾斜を持つ地質断層が認められる（図 1.2.1.1-1）．力学的には活断層と同様な活動ポテンシャルを持
つと推定される断層においても，広域応力場の変化に対応した再活動性は多様である．

図1.2.1.1.1-1　(a)中国地質図，(b)東北中部の地質図　（20万分の1シームレス地質図:産業技術総合研究所地質調査総合セン
ター (2012)，https://gbank.gsj.jp/seamless/）

ここでは，断層の再活動性評価手法の開発に向けて，断層の再活動を規制していると考えられる地
質学的要因をあげ，今後取り組むべき課題を抽出する．以下の①〜⑤に具体的に示す .

① 断層活動の未検出
地形・地質調査等で過去の断層運動が十分に認識されず，再活動が見落とされている場合が想定さ

れる．遠田 (2013) は，最近の内陸地震の震源断層と既存断層の分布を再検討し，活断層の見落とし（活
動の見落としを含む）を指摘している（図 1.2.1.1-2）．変動地形判読において活断層の検知が困難な
事例として以下の 3 つがあげられる．

・	 2004 年新潟県中越地震のように，堆積層が厚く分布する地域の活断層で，未固結〜半固結堆積
層中で断層の歪みが解消され，活断層の一部しか被覆層を切って地表出現しない ( 遠田，2013)．

・	 2000 年鳥取西部地震の震源断層のように低活動性断層は，平均変位速度が小さいため，断層変
位の蓄積が地形に保存されにくい ( 松田，2005)．

・	 2008 年岩手・宮城内陸地震のように大〜中規模地震にも関わらず地震断層が短く，変動地形の
連続性が乏しい ( 鈴木ほか，2008)．
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図 1.2.1.1-2　1923 年以降に発生した M6.5 以上の地震の震源分布と既存活断層の関係（遠田，2013 を一部改訂）．

② 断層活動の移動
現在の応力場に対して活動ポテンシャルを持つ断層であっても現時点で動いていない可能性がある

ことを考慮する必要がある．道家ほか (2012) は，広域応力場の変化に伴う全国の活断層の活動開始
時期を整理した．なお，活断層が現在の活動様式で活動し始めた時期を開始時期としており，活断層
が現在の活動様式で再活動する前の断層の活動開始時期ではないことに留意する必要がある．

断層の運動方向の変遷は，活動開始時の日本列島の周辺プレートの配置・運動変遷に伴う広域応
力場の変化とおおむね対応している．道家ほか (2012) は，活断層の活動開始時期の時空間的な検討
（図 1.2.1.1-3）から，活断層は 3 Ma 以降の広域応力の変換に伴い一斉に活動を開始したのではなく，
地域によっては時間をおいて活動を開始していることを指摘している．すなわち，広域応力の変化に
対した活断層の再活動には，時間間隙が存在する可能性がある．
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図1.2.1.1-3　 (a) 既存情報に基づく活断層の活動開始時期の分布(道家ほか，2012)，(b) 活動を開始した活断層の年代別頻
度分布．

③ 貫入岩体による地質構造の改変
貫入岩体の地殻中への定置は，新たに地質構造の不均一を生み，近接する断層の活動性に影響する

ことが予想される．長谷川・大野 (2006) は，地表における中央構造線活断層系の分布形態と中期中
新世花崗岩の分布から，中央構造線活断層系の屈曲構造やステップ構造が，中期中新世花崗岩体の規
模と広がりに応じて規制されているとした（図 1.2.1.1-4a）．岡田・杉戸 (2006) も，地質調査に基づ
き同様の見解を示している（図 1.2.1.1-4b）．すなわち，断層面あるいは断層周辺に貫入した岩体が
固結することで，断層運動のバリアーになっている可能性を示唆している．

また，長谷川・大野 (2006) は，西南日本外帯に点在する中新世花崗岩が表層地下に広域に分布す
る可能性を示し（図 1.2.1.1-4c），西南日本の活断層のほとんどが古第三紀以前の断層の再活動であ
り ( 早坂ほか，2000)，中期中新世花崗岩体には活断層の元となる大規模な古傷がなく，新たに活断
層を形成しにくいとし，外帯は内帯に比べ活断層も中規模地震も顕著に少ないという特徴 ( 松田・吉
川，2001) を説明した．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

39

図1.2.1.1-4　(a) 四国西部における中期中新世火成岩体の貫入岩体の貫入による中央構造線活断層系の改変モデル(長谷川・
大野，2006). (b) 四国西部の低角な中央構造線と高角の中央構造線の関係を示す模式図(岡田・杉戸，2006)，古い低角の断
層面にダイクが貫入後に、川上断層に活動場がジャンプしたとしている．(c) 西南日本の指摘される活断層の分布と中新世中
期の花崗岩体の伏在が予想される地域(長谷川，2006)．20万分の1シームレス地質図；産業技術総合研究所地質調査総合セ
ンター (2012)，https://gbank.gsj.jp/seamless/を利用．

④ 下部地殻の熱構造による影響
長谷川ほか (2004) は，地震波トモグラフィから，東北地方脊梁部の火山の直下で上部地殻を含め

た地殻全体の軟化の度合いが大きいことを示し，マグマやマグマ起源の熱水の影響で火山付近では
短縮変形は主に非弾静的な変形でまかなわれる可能性を指摘している（図 1.2.1.1-5）．長谷川ほか
(2004) は，火山の下では，局所的な短縮変形（主として非弾性変形）が速く進行するため大地震発
生の可能性は相対的に低く，火山と火山の間では，相対的に非弾性変形が小さいため応力集中が起こ
り，大地震が発生すると考え，活火山をつなぐような活断層の分布を説明した．なお，東北地方脊梁
以外でも，跡津川断層周辺で同様な関係性が指摘されている (Nakajima et al., 2010)．
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図 1.2.1.1-5　東北日本弧の地殻構造 ( 長谷川ほか，2004) ．

(a)S 波速度構造，(b) 地形および活断層の分布，(c)Vp/Vs 値の断面構造．

⑤ 海溝型地震の定期的な断層運動による応力解放
遠田 (2013) は，上記の外帯と内帯での活断層分布と地震活動の差（図 1.2.1.1-6a,b；松田・吉川，

2001）について，海溝型地震の発生により内陸地域で予想される定期的な応力解放の差である可能
性を示した．遠田 (2013) は，2011 年東北地方太平洋沖地震の発生後に陸側プレート側で東西伸張
場が卓越変化した (Ozawa et al., 2011) ことから，海溝型地震直後に内陸地域のプレート境界沿いで
数百年～数千年のサイクルの地震が発生し，その地震による応力解放が生じると考えている．プレー
ト境界地震の震源からの距離が近い外帯では，スラブの沈み込みよって蓄積した応力が海溝型地震時
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に解消されていると考えられる．一方，スラブの沈み込みの影響が少ない西南日本内帯地域で活断層
が多く存在することを考えると，内帯に関しては海溝型地震で解放されない応力蓄積について検討が
必要と考えられる．

図1.2.1.1-6　地体構造区別にみた(a)地震と(b)断層の分布密度；地震は1900年～1999年に発生したものであり，内帯に比
べ外帯は活断層と中規模地震数が極端に少ない(松田・吉川，2001)．2011年東北地方太平洋沖地震時の(c)2011年3月10日
～11日と(d)直後2011年3月12日～25日の地震性の地殻変位；矢印はGPSの水平変位，色相は鉛直変位，星印が震源位置を
示す(Ozawa et al., 2011)．
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(2) 断層の活動性の時間変化に関する課題の抽出
(1) で検討した各ケースについて，課題の抽出を行う．
①では，地形的特徴から検出されにくい断層の存在は地殻の長期的安定性を評価するうえで重要な

課題である．様々な地球物理データに基づく地下の断層構造の抽出の有用性がこれまで示されてきて
いる．例えば，重力異常は地下における地質体の密度差を分布を表しており，同一の地質体であるに
も関わらず重力の急変が確認された場合は，断層が伏在する可能性が示唆される． 

②および③では，より浅所の地殻の不均質性や応力の不均質性に関わる事象であり，現象やプロセ
スを検証する為には，活断層の数百万年～現在の活動履歴をより詳細な時間・空間スケールで明らか
にする必要がある．特に，断層活動の年代情報は，他の事象との関連を示すために重要であるが，断
層活動年代の測定法が確立しておらず，活断層調査の対象として取り上げられないため，数十万～数
百万年前の断層活動のデータが不足している．その他の地質現象と比較検討できる連続的な長期間の
断層活動年代情報の収集が課題である．

④および⑤では，より深部の地殻や沈み込むプレートと，島弧地殻の相互作用に関わる事象である．
現象理解には，物理モデルを用いたシミュレーションによる検討が不可欠であり，その結果を検証す
るための地質モデルの構築が重要である．特に，地殻変動に伴う隆起・侵食や，断層同士の相互関係
などのプロセスの構築と，地殻応力場の空間不均一性を生む島弧地殻不均質性による影響を定量化す
る必要がある．そのため，構造発達史に基づき，地下数 km の地殻構造の時空間変化の検証を進める
必要がある．

2) 力学的断層活動評価手法の検討
地表や地下に大規模な断層が存在する場合は，それが第四紀に活動してなくとも将来の再活動や誘

発変位の可能性が想定されるので，ずれ破壊の影響がおよび得る範囲を検討する必要がある ( 産業技
術総合研究所深部地質環境研究センター編，2007)．また，顕著な断層については，規模・構造地質
学的な特徴と成因を明らかにし，その再活動性を評価する必要がある ( 産業技術総合研究所深部地質
環境研究センター編，2007)．既存断層の再活動性を評価するには，断層ごとに履歴を明らかにして
将来の活動性を考えることに加え，複数の断層を断層群あるいは断層帯（ここではまとめて断層群と
する）として捉えて，その活動様式が時間や地下の変形にともなってどのように変わっていくのかを
考えることも重要である ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012)．断層群の活動様式
がどのように変わるのかを知るには，対象とする断層群の複数の断層について過去数〜数十万年程度
の期間について高い時間分解能で活動履歴を明らかにすることが重要である ( 産業技術総合研究所深
部地質環境研究コア編，2012)．しかし，断層地形や被覆層との変位関係が不明瞭な断層では活動履
歴を求めることが困難な場合も多い．また，堆積速度が大きい被覆層がない地域に発達する断層群で
は，活動が開始や停止した時期の違いを見出せないことも考えられる．すなわち，従来の活断層調査
で行われてきた，変動地形学的な手法だけでは断層の活動履歴を十分に得られず，活動性評価が困難
となることが予想される．一方，断層の再活動性を断層の活動履歴によらず評価する手法として，力
学的な基準に基づく断層再活動性評価手法の必要性が指摘されている ( 産業技術総合研究所深部地質
環境研究コア編，2012)．力学的な基準に基づく断層再活動性評価の利点として，現在取得可能な力
学的パラメータにより活動性を評価できるため，活動履歴が不明な断層群に対しても活動性評価が可
能である．また，従来の活断層で想定されるような数千年～数万年を超える活動周期を有する断層に
おいても，その活動性を評価することができる． 

力学的な基準に基づく断層再活動性評価手法として，断層活動のクーロン破壊基準（固体面におけ
る破壊・滑りの力学モデル）に基づく評価手法が提案されている（例えば，Sibson， 1985）．産業技
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術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) は，クーロンの破壊基準による断層活動性評価手法とし
て 2 次元数値シミュレーションによる「2 次元的な断層再活動性評価手法」(Sibson, 1985) の適用性
の検討を行い，断層の再活動時には断層の姿勢と断層周囲の応力の状態がクーロンの破壊基準を満た
すことを確認し，断層の姿勢と断層周囲の応力の状態がクーロンの破壊基準に対してどのような状態
にあるかを調べることで，断層活動性を評価できることを示した．そこで，平成 25 年度は実際の断
層において力学的基準に基づく断層活動性評価手法の有効性を検討する．

① 天然データに対する力学的基準に基づく断層活動性評価手法の有効性検討
天然データに対して，力学的基準に基づく断層活動性評価手法の有効性を検討するために，次の手

順で検討を行った．
a. 活断層に対して「Slip tendency（ST）に基づく断層再活動性評価手法」(Moriis et al., 1996)

を適用し活動性を評価する．
b. このとき，既知の活断層は十分 ” 活動的 ” であると考えられる．
c. 活断層を力学的活動性評価手法で評価した場合，「活動的」と評価できることを確認することで，

a. の力学的活動性評価手法の適用性を検証する．

② STに基づく断層再活動性評価手法
Moriis et al. (1996) は，断層活動に対する中間主応力（σ2）の働きを考慮した断層再活動性評価手

法として，slip tendency（τs）を導入した．τをせん断応力，σn を垂直応力とすると，3 次元的なモール・
クーロン理論に基づき，τs=τ/σn で表現される値を slip tendency とすることで，slip tendency の大
きさにより断層の再活動性の高さを表現することが可能になる (Moriis et al., 1996)．この時，活動
度の大きさをより理解しやすくするため，各断層に対して求められる τs に対して τs の最大値で規格
化することが提案されている．すなわち ST の値が 1 の場合最も活動性が高く，ST の値が 0 の場合
最も活動性が低い．また，Moriis et al. (1996) によって提案された slip tendency を計算するため
には主応力の絶対値が必要であったが，その後主応力軸の角度（3 つの主応力軸の向き）と応力比Φ
=(σ2-σ3)/(σ1-σ3) のみによって計算可能であることが示された (Neves et al., 2009)．本報告書でも，主
応力軸の角度と応力比によって ST の計算を行い，ST の表現には τs の最大値で規格化されたものを
用いる（0 ≦ ST ≦ 1）．

③ 利用するデータ
ST に基づいて断層再活動性評価を行うためには，断層の姿勢に関する情報，断層面に関する情報，

断層周囲の応力情報の 3 種類の情報が必要である．そこで，本報告書ではそれぞれについて下記に
示すデータを使用した．

断層の姿勢情報として，断層を一枚の平面と仮定した時の走向と傾斜の 2 つの情報が必要となる．
活断層に対するこれらの情報として，産業技術総合研究所でまとめている「活断層データベース」
（https://gbank.gsj.jp/activefault/index_gmap.html，最新アクセス 2014/01/28）より断層群の走
向・傾斜を利用した．

断層面に関する情報として，断層面における摩擦係数が必要である．今回検討する多数の活断層に
対して，断層面の摩擦係数を系統的に調べられたものが無いため，種々の岩石に対して行われた室内
試験から得られた，一般的な岩石の摩擦係数 0.6 (Byerlee, 1978) を入力した．粘着力は実験室にお
ける岩石の破壊試験から約 50 MPa の値を有するとされている (Byerlee, 1978) が，ここで断層の再
活動性を考えた場合，基本的にそれらの断層面を境に物質の連続性が切られていると考えられるため，
実験室で計測されるような粘着力よりも低い値を示すと考えられる．そのため，上記の摩擦係数に比
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べ，クーロン破壊基準への寄与は小さいと考えられるため，今回の解析では入力していない．
断層周囲の応力情報として，断層周囲の主応力軸の方向と，応力比が必要である．日本における

広域応力については様々な議論があるが，東北地方については，2011 年 3 月 11 日の東北地方太平
洋沖地震以前は東 - 西方向の圧縮性の応力場でほぼ一様であったことが指摘されている (Yoshida et 

al., 2012)．そこで，本研究では防災科学技術研究所によって公開されている北緯 38.0° から 41.5°，
東経 139° から 142° の範囲に発生した地震のうち，1997 年 1 月 1 日から 2007 年 12 月 31 日まで
の地震 125 個について，応力逆解析 (Angelier, 1994) を行い，東北地域の広域応力として，最大圧
縮主応力軸（σ1 軸）の方位 N75°W，傾斜 2°，最小圧縮主応力軸（σ3 軸）の方位 N45°W　傾斜 88 °，
応力比（Φ）0.5 を得た（図 1.2.1.1-7）．

図1.2.1.1-7　東北地域における震源メカニズムから求めた，東北地方の広域応力．左側に最大圧縮応力軸（σ1 軸）を，右側
に最小圧縮応力軸（σ3 軸）を，それぞれ下半球等積投影している．ひし形印が最適応力の主応力のazimuth, dipを示す．

④ STによる東北地方の活断層の活動性評価とSTの有効性の検討
広域応力と断層面の摩擦を決定することで，入力した応力が断層面に与える ST の値が求められる

（図 1.2.1.1-8）．全体として最大主応力軸と直行する北北東 - 南南西走向，40° から 60° 程度の傾斜
を持つ断層面に対して高い ST を示す．一方，同じ北北東 - 南南西走向であっても，0° に近い低角な
断層面や，90° 近い高角な断層面に対しては低い値を示す．

図1.2.1.1-8　東北地方の広域応力（図1.2.1.1-7）から求められる，断層姿勢に対するSlip tendencyの大きさを下半球等角
投影したもの．
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図 1.2.1.1-9　東北地方における広域応力に対する，各活断層に対する Slip tendency．

実線は活動履歴が求められている活断層．破線は活動履歴が不明な断層．

東北地方に分布する活断層を対象に③で求めた広域応力を基に ST を計算することで，各活断層ご
との ST を求めることができる．これにより，どの断層群が力学的に動きやすい状況にあるかを評価
することができる（図 1.2.1.1-9）．

東北地方における活断層の ST は全体的に高い値を示す（図 1.2.1.1-9）．横手盆地東縁（起震）
断層系の千屋活動セグメント（図 1.2.1.1-9 の a）の大半部分は 1896 年陸羽地震に伴って地震断
層が出現し，平均活動間隔は 3.7 千年 ( 松田ほか，1980) の活動的な活断層である．この断層の ST
は 0.99 と特に高い値を示し，高い活動性と整合的である．また，作並－屋敷平（起震）断層（図
1.2.1.1-9 の b）は更新世後期以降の活動が見られず，活断層ではないとされている（活断層データ
ベース，最新アクセス 2014/01/28）．この活動セグメントに対する ST は 0.05 と低い値を示すこと
から，活断層では無いこと（低い活動性）と整合的である．

東北地方に分布する活断層の ST の値の分布について検討する（図 1.2.1.1-10）．東北地方におけ
る活断層の多く（全体の 80.28％）の ST は，0.7 を超える高い値を示す．すなわち，今回の ST に
基づく断層再活動性評価手法により，活動的である活断層のほとんどを " 活動的 " と適切に評価でき
たことになる．このことから，「ST に基づく断層再活動性評価手法」が一定の有効性を持つものと判
断できる．
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図 1.2.1.1-10　東北地方における広域応力に対する各活断層に対する Slip tendency のヒストグラム

一方，活断層であるにもかかわらず低い値を示すものがある．双葉（起震）断層の原町活動セグメ
ント（図 1.2.1.1.2-3 の c）では BC 265 年の地層が変形し，AD 117 年の地層に覆われることが確
認され（福島県，1998），現在も活動的な活断層であると考えられる．しかし，推定された ST の値
は 0.22 と低い．このように ST による評価では，活動性が高いにもかからず低い ST が推定され，活
動性が低いと判断される可能性がある．このような事例の発生原因と ST による評価手法の課題につ
いて次項で議論する．

⑤ Slip tendencyの課題
STに基づく断層再活動性評価手法における不確実さ

前項で述べたように，東北地方の双葉（起震）断層の原町活動セグメントに対する ST に基づく断
層活動性評価で，地形判読やフィールド調査などで活動性が高い断層に対して低い ST の値を算出し，
活動性が低いと見積もってしまう事例が生じた．そこで，こういった事例が生じた原因を検討するこ
とで，ST に基づく断層再活動性評価手法の課題を整理する．

STに基づく断層再活動性評価手法の結果を左右する要因
Slip tendency を計算する上で，その結果を左右する要因として下記の要因が考えられる．
・	 断層物性……摩擦係数
・	 断層形状……断層傾斜
・	 応力…………応力の空間不均質
・	 考慮していない力学要因……間隙水圧など

a. 断層物性としての摩擦係数の影響
上記の評価で入力した摩擦係数 0.6 は，実験室における岩石の摩擦試験から取得された一般的な岩

石の摩擦係数（0.6 から 0.85 程度）(Byerlee, 1978) から選択した．一方，San Andreas 断層から
採取された粘土に富む断層ガウジや断層粘土は 0.15 から 0.55 程度 (Morrow et al., 1992) の摩擦係
数を示す．これは，実験から得られる摩擦係数よりはるかに小さい．また，断層構成物質は速度弱化
や，歪弱化など動的に摩擦（強度）低下することが知られている．以上のことから，天然の断層面の
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摩擦係数は入力した 0.6（実験室で得られた岩石の摩擦係数）よりも小さい可能性がある．一般に摩
擦係数が下がることで，ST の値は大きくなる．

b. 断層形状としての断層傾斜の影響
ST の算出には，断層の形状情報として走向・傾斜が必要である．走向については地表トレースか

ら大きく変化する可能性が低い（深部でねじ曲がる可能性は低い）と想定され，走向については ST
の算出時には大きな問題とならないと考えられる．一方，傾斜については地表で観察される傾斜と，
地下深部の傾斜が異なる可能性がある．例えば，リフト帯における正断層では，地表付近ほど傾斜が
大きく地下深部に向かうに従って傾斜が小さくなること（リストリック断層）が知られている ( 狩野・
村田，1998)．上記の応力場においても，断層が低角になることで，大局的には ST が大きくなる傾
向にある．

c. 断層周囲の応力の影響
広域応力はいまだに諸議論があり，決定的な応力については明らかとなっていない．そのため，今

回 ST 計算のために入力した応力が東北地方の広域応力を適切に再現していなかった可能性も存在す
る．しかし，ここでは入力応力の不確実性をより大きくする要因として，応力の空間的不均質性につ
いて言及する．2011 年東北地方太平洋沖地震の発生以降の研究において，東北地方では局所的に正
断層場が存在することが指摘されており (Yoshida et al., 2012)，地域スケールでは広域応力とは異
なった応力の不均質性が存在する．また，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) は，跡
津川断層周辺で断層の東と西で応力場が異なることが指摘し，断層セグメントスケールで応力の不均
質性が存在することを示唆している．さらに，藤内ほか (2011) は，岐阜県阿寺断層沿いに，断層に
近づくに従って応力場が変化することを指摘しており，露頭スケールでも応力の不均質が存在するこ
とを示唆している．このような応力場の不均質性が存在した場合，東北地方として入力した広域応力
と実際に断層周囲に存在する応力とが異なる可能性がある．上記のように，評価のために入力する応
力が実際の断層周囲の応力と異なる場合は，正しい活動性が求められない．

d. 考慮されていない力学要因　－間隙水圧－
今回検討した「ST に基づく断層再活動性評価手法」は固体静摩擦モデルに基づく力学基準であり，

流体の影響は考慮されていない．間隙流体による高間隙水圧は断層を活動しやすくすることが知られ
ている（例えば Sibson， 1992）．このことから，実際に断層に作用する力学現象のうちモデルに十分
取り込めていない事象についてはその影響により結果が変わる可能性がある．

各要因の影響の大きさ
前項で検討した各要因について，双葉（起震）断層の原町活動セグメントを対象にその影響を評価

する．対象とする原町活動セグメントは，福島県東部，阿武隈山地の東縁をほぼ南北方向に延びる西
側隆起を伴う左横ずれ断層である．この断層に対して各要因の影響の大きさを評価した（図 1.2.1.1-
11，図 1.2.1.1-12）．

・	 断層面の摩擦係数（図 1.2.1.1 -11a）
・	 断層の形状（図 1.2.1.1-11b）
・	 応力の不均質（応力比）（図 1.2.1.1-11c）
・	 応力の不均質（主応力軸の方向）（図 1.2.1.1-12）
・	 間隙水圧の影響（図 1.2.1.1-11d）
結果はいずれの要因も ST を大きく変化させることを示している．断層傾斜と間隙水圧に関しては，
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その変化により，ST は 0.2 → 0.9 以上に変化する．以上のことから，ST に基づく断層再活動性評価
手法を適用するためには，断層パラメータを適切に取得することが重要であると言える．

図 1.2.1.1-11　Slip tendency を決定する要因の変化による ST の値の変化（双葉（起震）断層の原町活動セグメントの例）．

（a）断層面の摩擦を変化させた場合．（b）断層傾斜を変化させた場合．（c）断層周囲の応力比が変化した場合．（d）間
隙水圧を入力した場合；横軸は断層面に作用する鉛直応力に対する間隙水圧の大きさを割合で示す．
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図1.2.1.1-12　Slip tendencyを決定する要因として，断層周囲の主応力軸の向きの変化によるSTの値の変化（双葉（起震）
断層の原町活動セグメントの例）．最大圧縮主応力軸を走向方向に±15°，傾斜方向に15°の範囲で変化させた場合のSTの値．

双葉（起震）断層原町活動セグメントの断層活動性評価の再検討
原町活動セグメントの断層活動性評価において低い ST が算出されたことについては，次のような

原因が考えられる．まず，Terakawa and Matsu'ura (2010) の結果では，東北地方は全体的に逆断
層性の応力場であるが，原町活動セグメントが位置する仙台湾南方は一部横ずれ断層性の応力場を
持つことが示されている．また，その時の圧縮軸（P 軸）は北西 - 南東方向を示す．このような傾向
は Yoshida et al. (2012) でも示されている．このことから，仮に原町活動セグメント近傍の応力場を，
σ1 軸が N45W の方向を向き，σ2 軸が鉛直方向を向く横ずれ断層性の応力場と仮定して，ST を計算
すると，0.96 と高い値を示す．さらに，原町活動セグメントに作用するせん断応力は左横ずれの方
向で，原町活動セグメントの左横ずれの活動様式と整合的である．このことから，原町活動セグメン
トにおいて，その活動性の高さに反して低い ST が推定されたことについては，ST 算出のための断
層周囲の応力情報が適切ではなかったことが最も大きな原因と考えられる．また，詳細な観測に基づ
く尤もらしい応力を入力することで，活動性に見合う高い ST が算出されることが確認できた．

⑥ STに基づく断層活動性評価手法
ST に基づく断層活動性評価手法を実際の活断層に適用して，有効性を検証した．その結果，ST に

基づく断層活動性評価手法は多くの活断層を ” 活動的 ” と評価でき，手法として有効性が期待でき
る．また，” 活動的 ” と判定できなかった活断層が存在したことについて，その原因を検討することで，
手法の課題抽出を行った．双葉（起震）断層の原町活動セグメントを対象に，断層パラメータ（傾斜，
間隙水圧等）が変わることで，見積もられる ST の値が大きく変化することを確認した．原町活動セ
グメントの場合，活動セグメントが位置する仙台湾南方にみられる局所的な横ずれ応力場を入力応力
とすることで，活動性に見合った高い ST を算出することができた．ST に基づく断層活動性評価手
法により活動性を評価するには，断層パラメータを適切に取得することが重要である．今後の課題と
して，評価手法の検討・改良に加え，断層パラメータを取得する手法の評価・検討が重要である．

また，内陸断層の活動性について今回は簡略的にモール・クーロンの力学モデルに従うとし，その
力学的モデルにもとづいて活動性評価を行った．しかし，内陸断層の活動メカニズムについては，ま
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だ議論が続いており，断層の深部にある下部地殻の挙動が断層活動を引き起こしているという力学モ
デルも提案されている（例えば飯尾，2010）．そのため，本研究では力学的基準に基づく活動性評価
の必要性は主張するものの，その基本となる力学モデルの選定については今後も検討が必要である．

今回検討した力学的断層活動性評価手法は，どの断層が動きやすいかを評価するものであり，その
断層がいつ動くかを評価する手法ではない．このことから力学的断層活動性評価は従来の活動性評価
手法を置き換えるものではなく，それぞれの特徴を補いながら総合的に断層の活動性を評価すること
が望まれる．

3) 断層物質を用いた低活動性断層評価手法の検討
活断層の活動性評価は，地表変形が比較的明瞭な全国 110 の主要活断層帯について，地震調査研

究推進本部により公表されている．しかしながら，2008 年岩手・宮城内陸地震や 2000 年鳥取県西
部地震が例に挙げられるように，近年国内に被害を及ぼしている内陸地震は，地形的に不明瞭な断層
の活動によってもたらされたものが大半であり，空中写真判読による活断層やその可能性のあるリニ
アメントの検出・認定が必ずしも完全なものではなく，“ 未知の活断層 ” が存在することを示している．
既知の活断層以外で発生する内陸の浅い震源の大地震については，事前の立地選定の際に排除するこ
とが現在の知見だけでは難しい．したがって，活断層として認知されていないが将来活動しうる断層
の地質学的実態を明らかにし，それらの断層の評価手法を開発する必要がある．本研究課題では，変
動地形学的手法では認定できない断層について，断層面あるいは断層破砕帯を構成する断層岩（断層
ガウジ）の物質科学的特徴を検討し，その活動性を評価することが可能であるか検討する．

2000 年鳥取県西部地震以降に実施された同地震断層周辺地域の研究では，断層の活動性を認定
するパラメータとして，断層岩の分布状況と断層ガウジの色相が有効であるとされている（小林ほ
か，2003；小林・杉山，2004；杉山ほか，2004；相澤ほか，2005）．また，これ以外の国内複数
の活断層においても，断層の活動性と断層ガウジの色調との間に相関があるとされている ( 宮下ほか，
2008)．本研究課題による 2000 年鳥取県西部地震地域を対象とした断層岩についての詳細な解析で
は，余震域とその周辺地域に分布する断層ガウジを構成する粘土鉱物組成の相違が示され，これら
の形成メカニズムに関するモデルや定量的な指標が提示されている ( 宮下ほか，2011a, b；間中ほか，
2011；小林ほか，2011；間中ほか，2012；亀井ほか，2012；産業技術総合研究所，2013)．

本年度は，鳥取県西部地震断層周辺を主たる対象として検討が進められてきた断層ガウジの鉱物・
化学的特徴に基づく断層の活動性評価手法について，他の断層に対する適用可能性を検討するため，
福島県の湯ノ岳断層・八茎断層・井戸沢断層，福岡県の宇美断層・警固断層（塔原地区）の断層岩の
鉱物・化学的特徴について検討する．

(1) 断層岩試料
平成 25 年度に鉱物・化学的分析を実施した断層岩試料は，福島県の湯ノ岳断層・八茎断層・井戸

沢断層，福岡県の宇美断層・警固断層（塔原地区）から採取したものである．採取地は主に花崗岩地
域であるが，井戸沢断層は緑色片岩地域である．また，警固断層（塔原地区）では，活断層本体の断
層岩試料ではなく，断層破砕帯周辺の変質花崗岩と断層破砕帯周辺に多数発達する亀裂群を断層岩の
比較対象として分析した．

(2) 断層ガウジの原岩の特定
断層岩の原岩解析の手法は，堆積岩地球化学における原岩解析の手法を応用する（例えば，

McLennan et al., 1993；Condie, 1993；Fedo et al., 1995；Nesbitt and Markovics, 1997；産業
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技術総合研究所，2013）．具体的には，断層岩は，断層形成後に水－岩石反応を被っていると考えられ，
原岩解析には水−岩石反応に比較的鈍感な不動元素，主要元素であれば Al と Ti，微量元素であれば
La，Ce，Sc，Y，Th，Zr，Ga，Nb，Hf，Ta，V などを用いる（Taylor and McLennan, 1985 な
ど）．ただし，主要元素の場合，風化過程で可動元素が溶脱すれば不動元素の濃度が相対的に上昇す
る．また，主・微量元素を問わずに，風化過程で耐性のある石英（SiO2）が残留する場合や，粘土鉱
物（含 H2O 鉱物）が多量に生成される場合は，その希釈効果により不動元素の濃度が低下する．水
－岩石反応を被った物質においては，残留元素の濃度のみを用いて原岩を特定することが困難となる
ため，2 つの不動元素を組み合わせた元素－元素比を用いて原岩を特定する．2 つの不動元素の組み
合わせとしては，苦鉄質岩石に卓越する元素と珪長質岩石に卓越する元素とを組み合わせる堆積岩地
球化学の分野で最もよく用いられている Th/Sc vs Zr/Sc 図による解析を実施する．

Th/Sc vs Zr/Sc 図 ( 図 1.2.1.1-13）では，断層露頭ごとに凡例を示した．各露頭で採取された試
料の種別（断層ガウジ・風化岩・新鮮な岩石）は区分していない．ただし，警固断層（塔原）の試料
については，熱水脈と周辺の変質岩を検討するため，試料の種別を入れている． 

図 1.2.1.1-13　Th/Sc vs Zr/Sc による断層ガウジの原岩判定 .

① 花崗岩地域
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福島県の湯ノ岳断層の露頭 2 および八茎断層の Th/Sc vs Zr/Sc 図（図 1.2.1.1-13）には大きな組
成バリ―ションが無く，これらの地点では断層ガウジが花崗岩由来であることが示唆される．一方，
露頭 4 では若干幅広い変化が認められ，断層ガウジが花崗岩以外の物質を混入しつつ形成されてい
ると解釈される．

福岡県の宇美断層の Th/Sc vs Zr/Sc 図（図 1.2.1.1-13）では組成プロットの範囲が狭く，断層ガ
ウジはその場の花崗岩起源であると判断される．

福岡県の警固断層（塔原）の Th/Sc vs Zr/Sc 図（図 1.2.1.1-13）では，新鮮な花崗岩と変質花崗
岩は組成範囲が重なるが，熱水脈は幅広い変化を示す．したがって，変質花崗岩は母岩の花崗岩起源
であるが，熱水脈は花崗岩と同一起源の花崗岩の定置直後に活動したものと冷却後の別のステージに
活動したものがあることが示唆される．

② 緑色片岩（御斎所変成岩）地域
福島県の井戸沢断層の Th/Sc vs Zr/Sc 図（図 1.2.1.1-13）には，多くの露頭で，著しい組成バリ

―ションが認められる．これは採取された多くの試料が，緑色片岩と砂岩や礫岩に挟まれた部分の断
層ガウジであり，異種岩石の混合物で形成されていることの影響が大きいと考えられる．例えば，露
頭 2，露頭 7，佐倉のものである．一方，緑色片岩内部に発達した断層露頭からも試料は採取されて
いるが（例えば，露頭 3，露頭 5，別当），それでも Th/Sc vs Zr/Sc 図では大きな組成バリエーショ
ンがある．緑色片岩試料として最も新鮮な試料が，図の左下端にプロットされることから，いずれの
母岩をもつ断層ガウジにせよ，各断層ガウジは何らかの組成改変を被っていることが示唆される．塩
基性岩母岩の活断層で大きな組成バリエーションがあり，塩基性岩のみが原岩となっていないように
見える傾向は，これまでに報告した神奈川県神縄断層，2000 年鳥取県西部地震の玄武岩中の断層も
同様である．塩基性岩を母岩とするガウジの不動元素の挙動については，今後のさらなる検討が必要
である．

(3) 水－岩石反応による化学的風化と熱水の影響
岩石の水－岩石反応による風化変質の程度（水－岩石反応の程度）は，その化学組成から見積るこ

とが可能であり，現在 30 以上の手法が提案されている（Duzgoren-Aydin et al., 2002）．ここでは，
それらの手法で最も一般的な A-CN-K 三角図（Nesbitt and Young, 1984）を用いて断層岩の水－岩
石反応の程度を解析する．

A-CN-K 三角図は，全岩化学組成の A(Al2O3)，CN(CaO*+Na2O)，K(K2O) をモル比にして三角図
で表現する．ただし，CaO* はケイ酸塩鉱物にのみ入る Ca 成分である．花崗岩および玄武岩が風化
作用を被ったときの組成変化（Dekayir and El-Maataoui, 2001；Nesbitt and Markovics, 1997）と，
花崗岩が熱水変質による K 交代作用を被ったときの組成変化（Panahi et al., 2000）を，図 1.2.1.1-
14 に例示する．A-CN-K 三角図 ( 図 1.2.1.1-14) において，新鮮な岩石は CN50％−K50％のライン
上にあるとされる．しかし，塩基岩では CN50％−K50％ラインより下に組成が来ることが，酸性岩
では CN50％−K50％ラインより上に来ることが一般的である（Kamei et al., 2012）．岩石が風化す
るとき，最初に CN が溶脱するため A−CN 軸に平行な組成変化が生じ，A−K 軸に組成が到達すると
K の溶脱が始まり，頂点 A に向かう．A-CN-K 三角図を用いて岩石の化学的風化度を算出するには，
以下の Chemical Index of Alteration (CIA: Nesbitt and Young, 1982) の式が用いられる．図上で
は A の割合が CIA 値に相当する．

CIA=100×[Al2O3 / (Al2O3+CaO*+Na2O+K2O)] (molar proportions)
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岩石の風化変質過程では，風化生成物に対する K 交代作用がしばしば生じ，K が付加する場合も
ある (Harnois, 1988)．このとき A-CN-K 三角図上の全岩化学組成は，組成プロットが K 頂点側に引
き寄せられたトレンドを形成する ( 図 1.2.1.1-14)．K の付加作用では，風化生成物であるカオリナ
イトがイライト化する現象や，斜長石がカリ長石化する現象が起こる．実際の風化物の解析ではこの
確認が重要とされている (Fedo et al., 1995)．K が付加した岩石の化学的風化度 (CIA 値 ) を正確に
求める方法は，Fedo et al. (1995) に示されている．

図 1.2.1.1-14　A-CN-K 図 .　花崗岩風化，玄武岩風化，花崗岩 K 変質の例．

① 花崗岩地域（図1.2.1.1-15）
福島県湯ノ岳断層の露頭 2 および八茎断層の断層ガウジは，周辺の風化岩石よりも化学的風化度

が低く，CIA 値が 70 に達しない．平成 24 年度までに検討してきた鳥取西部地震断層や山口県岩国
断層帯では，断層ガウジの風化度はその原岩や周辺の風化岩石に比較して化学的風化度が高く，断層
ガウジの化学的特徴の一つと考えてきたが，改めて再検討する必要がある．

福岡県宇美断層では，若干ながら A-CN 軸に平行でなく K 頂点側に傾いたトレンド傾向があり，
弱い熱水変質を被っている可能性が示唆される．

福岡県警固断層（塔原）では，熱水脈周辺の変質花崗岩は明らかに K 頂点側に大きく傾いたトレ
ンドを形成する．一方，熱水脈は K 含有量が少なく，化学的風化度が高い傾向を示す．変質岩の K
は熱水脈よりもたらされたと考えられるが，現在の熱水脈の K が低いことは現在の脈充填物が変質
花崗岩の K 交代作用に関わっていないことを示しており，母岩に K 交代作用を及ぼす熱水や，そう
でない熱水の存在が示唆される．

② 緑色片岩（御斎所変成岩）地域（図1.2.1.1-15）
福島県井戸沢断層の周辺の新鮮な塩基性岩は，化学的風化度が 40 未満の非常に低い値を持ち，そ

の風化岩の化学的風化度は 70 を超える．断層ガウジの化学的風化度は，風化岩よりも低い値を示す
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ものが多く存在し，露頭 5 の断層ガウジは新鮮な岩石に近い化学的風化度を示す．

③ 断層岩の化学的風化度に関する新しい解釈と検討課題
福島県の湯ノ岳断層・八茎断層・井戸沢断層は 2011 年以降に活動した断層であり，A-CN-K 図（図

1.2.1.1-15）の結果と併せて考えると，風化度の低い岩盤部分が新たに活動して断層ガウジを形成し
たか，もしくはそのような比較的風化度の高くない岩盤部分が断層ガウジに混入したことが考えられ
る．これらのことは，活動時期が新しい活断層では化学的風化度が低いガウジが得られることを示し，
さらに頻繁に活動を繰り返す活動度の高い活断層では活動期の新しいガウジと古いガウジが断層内に
混在してガウジの化学的風化度が幅広いバリエーションを持つことが示唆される．このような観点で
福岡県宇美断層の A-CN-K 図を見ると化学的風化度は 60 ～ 70 程度と広く，また過去の例を振り返
ると山口県岩国断層帯（来巻）で 60 ～ 80，同じく岩国断層帯（下長野）で 65 ～ 80，福岡県西山
断層で 60 ～ 65 と広い．さらに，活断層と認定されていなかった鳥取県西部地震断層では，70 以上
の高いクラスターがある一方で，60 未満の低い断層ガウジも認められる．各活断層の化学的風化度
にはバリエーションがあり，かつ 60 未満の低いものが存在する．今回得られた解析結果と新たな解
釈については，引き続き他の活断層のデータ獲得を含めた検討が必要である．
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図 1.2.1.1-15　A-CN-K 三角図による断層ガウジの化学的風化度の判定．

(4) 断層ガウジの主・微量成分元素組成
断層ガウジの化学的特徴を把握するために，新鮮な岩石を基準にしてその組成変化を検討する．検

討手法として，Nesbitt (1979) による The percentage changes to element ratios を用いる．

	 % change in ratio = 100×{[(E/Ti)Sample － (E/Ti)Parent] / (E/Ti)Parent }
Ti is used as denominator

この式では，E；元素含有量，Ti；Ti 含有量，添字 Sample；試料の分析値，添字 Parent；基準となる
新鮮な岩石の分析値を用いる．Ti は，風化に伴う不動元素であり，元素の移動の程度を測定する際
の基準値としての役割をもつ．
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平成 24 年度までの検討により，断層ガウジは新鮮な母岩に比較して FeO/Fe2O3 の低下，REEs・U・
Sb の富化，CaO・Na2O・Sr の枯渇が共通して確認されている．FeO/Fe2O3 の低下は断層ガウジが
酸化されたことを示し，REEs・U・Sb 富化は断層付近の風化岩より雨水等で運ばれた元素が断層ガ
ウジに吸着したことを示唆する．また，CaO・Na2O・Sr の枯渇は斜長石成分の溶解を示している．

① 花崗岩地域（図1.2.1.1-16）
福島県湯ノ岳断層露頭 2 の断層ガウジは，FeO/Fe2O3 の低下，CaO・Na2O・Sr の弱い低下，U の

富化が認められるが，REEs・Sb の富化は無く，平成 24 年度までに検討した断層ガウジとは傾向が
異なる．この断層ガウジは，A-CN-K 図（図 1.2.1.1-15）で化学的風化度が低いことが示されており，
顕著な水－岩石反応を被っていないことが REEs・Sb の富化が無い原因となっている可能性がある．

福岡県宇美断層の断層ガウジは，FeO/Fe2O3 の低下，CaO・Na2O・Sr の低下が認められる．ま
た K の付加が認められ，A-CN-K 図（図 1.2.1.1-15）での K 頂点側に傾くトレンドと整合的であ
る．REEs の富化は無く，平成 24 年度までに検討した断層ガウジとは傾向が異なる．A-CN-K 図（図
1.2.1.1-15）では一部に化学的風化度の低い試料が認められるものの，化学的風化度の平均値は高く，
従来の解釈では説明が難しい．REEs の解釈については，見直しが必要と考えられる．

② 緑色片岩（御斎所変成岩）地域（図1.2.1.1-16）
福島県井戸沢断層の露頭 3 および露頭 5 の断層ガウジは，FeO/Fe2O3 の低下，CaO・Na2O・Sr の低下，

U・Sb・LIL 元素の富化が認められる．K の富化が大きいことに関しては，緑色片岩に挟まれる断層
ガウジであることを考慮すると，地表付近の K に富む異質土壌を混入したか，もしくは断層内に K
を含む流体が流入したことが考えられる．REEs の富化は無く，平成 24 年度までに検討した断層ガ
ウジとは傾向が異なる．A-CN-K 図（図 1.2.1.1-15）では，風化岩よりも風化度が低い断層ガウジが
複数あり，新鮮な試料に近い化学的風化度のものもある．したがって，福島県湯ノ岳断層の断層ガウ
ジと同様に，顕著な水－岩石反応を被っていないことが REEs の富化が無い原因となっている可能性
がある． 
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図 1.2.1.1-16　断層ガウジの元素増減パターン．

(5) 断層ガウジの同位体組成
平成 24 年度までの断層ガウジの同位体解析では，新鮮な岩石や風化岩とは異なる断層ガウジ固有

の特徴を明確にできておらず，断層ガウジ固有の同位体組成の特徴が存在するか不明であった．平成
25 年度は，断層ガウジの同位体データが最も充実している鳥取県西部地震の断層ガウジ（花崗岩地
域）を対象とした同位体組成の特徴づけに関する検討結果を示す．

断 層 ガ ウ ジ 固 有 の 同 位 体 組 成 の 特 徴 の 存 否 に つ い て，Sr・Nd を 用 い た イ プ シ ロ ン 解 析
（Papanastassiou and Wasserburg, 1970；DePaolo and Wasserburg, 1976）を試みた．イプシ
ロン計算に用いた Bulk Earth の現在値は 87Sr/86Sr = 0.7045；87Rb/86Sr = 0.0827；143Nd/144Nd = 
0.512638； 147Sm/144Nd = 0.1966（DePaolo, 1988；Goldstein et al., 1984）， 壊 変 定 数 は 87Rb 
= 1.42×10-11/y（Steiger and Jäger, 1977)；147Sm = 6.54×10-12/y (Lugmair and Marti, 1978) を
それぞれ用いた．また，イプシロン計算に必要な断層分布域の母岩（根雨花崗岩体）の形成年代は，
Iizumi et al. (1984) と本研究課題で取得していた同位体データを基に Ludwig (2008) の方法により
求めた 64.8±2.4Ma（Rb-Sr 全岩アイソクロン年代）を用いた． 

イプシロン図において，鳥取県西部地震地域の新鮮な岩石（花崗岩）はバルクアース（εSrI=0，
εNdI=0）付近にあり，加々美ほか（2000）による西南日本弧内帯の花崗岩類の範囲に入る（図
1.2.1.1-17）．風化花崗岩は εNdI が変化せずに εSrI が若干低い方へ移動し，断層ガウジはさらに極
端に εSrI が低下する（図 1.2.1.1-17）．イプシロン図では，地球内部の始原的なマントルに由来する
未成熟な火成岩がマントルアレー付近にプロットされ，その岩石が大陸地殻を形成しつつ永い年月を
経て成熟すると次第に高 εSrI かつ低 εNdI へと移動する．これらの砕屑物で形成される堆積岩類はさ
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らに高 εSrI かつ低 εNdI を持ち，同位体的に成熟した値へと変化する．したがって，εNdI が不動の
まま極端に εSrI が低くなる進化は一般的な岩石に存在しない．

断層ガウジは母岩からの組成改変の段階で共通して Sr 含有量の顕著な減少が生じており，これは
87Rb/86Sr 同位体比の増大に繋がっており，εSrI の極端な減少の原因となっている．一方，断層ガウ
ジには Sm と Nd の増加が認められることがあるが，これらは希土類元素であり，互いに挙動が酷似
するため，Sm と Nd の含有量が変化してもこれらの比は変化せず，147Sm/144Nd 同位体比も変化し
ない．したがって，イプシロン図における断層ガウジの εNdI は新鮮な母岩と同一の値を維持するこ
とになる．このような断層ガウジ独特の組成変化が εNdI の固定と εSrI の減少に繋がっており，これ
らは断層ガウジに固有の挙動と判断される．εNdI および εSrI の検討には断層原岩の正確な形成年代
を獲得する必要があり，解析手段が簡便とは言えないが，断層ガウジ固有の指標の一つになると考え
られ，今後さらなる検討が必要である．

図 1.2.1.1-17　断層ガウジの Sr-Nd イプシロン図 .

(6) 断層ガウジのメスバウアー分光分析
断層ガウジに含まれる全 Fe の Fe2+/Fe3+ 比は，断層ガウジの酸化還元指標として重要である．平

成 24 年度に実施した予察的なメスバウアー分光分析では，鳥取県西部地震の断層ガウジの粉末試料
を用いた Fe2+/Fe3+ 比の分析を行い，滴定法で得られた Fe2+/Fe3+ 比のデータと整合的で，かつより
高精度な分析が可能であることを示した．また，複数の鉱物からなる複合試料に関して，ある程度の
鉱物同定と，鉱物ごとの Fe2+/Fe3+ 比を分析できることも示した．なお，鉱物の特定においては，X
線粉末回折データと組み合わせることでさらに信頼度が増加することを確認した．

メスバウワー分光分析は，本来分離鉱物からデータを得ることにより，鉱物の Fe2+/Fe3+ 比を極め
て正確に測定できる特性がある．平成 25 年度は，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013)
で報告した断層ガウジの全岩試料から CDB 処理，TAO 処理，HCl 処理がなされた抽出試料について，
メスバウアー分光分析を実施した．測定した断層ガウジ試料は鳥取西部地震断層のもので，鉄分の多
い玄武岩由来の TO-01（淡緑色），TO-02（緑色），TO-08（赤色），および鉄分の少ない花崗岩由来
の TO-17（ベージュ）である．それぞれのオリジナル全岩試料についてもデータを再検討した．

メスバウワー分光分析の結果，オリジナル全岩試料・抽出試料についても Fe2+/Fe3+ 比および Fe2+

の有無が十分に測定可能であり，またこれらの Fe 成分がどの鉱物に由来する可能性が高いかについ
ても推定できた．その 1 例として，TO-1 オリジナル試料のメスバウアースペクトルを図 1.2.1.1-18
に，鉱物の同定結果を表 1.2.1.1-1 に示す．断層ガウジの酸化還元指標を検討する上で，メスバウワ
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ー分光分析の Fe2+/Fe3+ 比測定は十分に機能し得ると考えられる．

図 1.2.1.1-18　TO-1 オリジナル試料のメスバウアースペクトルと解析結果 . 

2 ダブレットおよび 4 本の吸収の計 8 本のピークからなる．

表 1.2.1.1-1　 TO-1 オリジナル試料のメスバウアー変数の値と同定結果．

・ダブレット1-2 (I.S. = 0.31(1) mm/s，Q.S. = 0.61(2) mm/s)は，蛇紋石族鉱物・緑泥石・スメクタイトのいずれかの鉱物
の6配位席のFe3+に帰属される．

・ダブレット3-4 (I.S. = 1.134(3) mm/s，Q.S. = 2.687(6) mm/s)は，蛇紋石族鉱物・緑泥石・スメクタイトのいずれかの
鉱物の6配位席のFe2+に帰属される．

・粘土鉱物（蛇紋石族鉱物・緑泥石・スメクタイトのいずれか）におけるFeの酸化数は，Fe2+：Fe3+ = 51: 49である．その
他のピーク(5，6，7，8)は，赤鉄鉱や針鉄鉱などの鉄酸化物の磁気分裂による吸収である．

(7) まとめと今後の課題
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) では，難水溶性の不動元素の化学的特徴等の検

討から，断層ガウジはその原岩や周辺の風化岩石に比較して著しく化学的風化した性質を有するとし，
その前提のもとで断層の活動性との相関関係を分析している．しかし，平成 25 年度の調査・分析に
より，2011 年以降に活動した福島県の湯ノ岳断層・八茎断層の断層ガウジは，周辺の風化岩石より
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も化学的風化度が低いこと，一部の断層ガウジは新鮮な原岩に近い化学的風化度を示すことが明らか
となった．この化学的風化度の低い断層ガウジの存在は，最近の断層運動により化学的風化度の高く
ない原岩部分が新たに破砕されたか，あるいは水－岩石反応をあまり被っていない断層ガウジが存在
することを意味し，断層ガウジが化学的に風化していることを前提とした議論については再検討する
必要があることを示す．

断層ガウジの同位体解析では，鳥取県西部地震の断層岩試料の同位体データを再検討した結果，
Sr-Nd イプシロン図を用いることで断層ガウジ固有の特徴を引き出せる可能性が得られた．ただし，
Sr-Nd イプシロン図の作成には基盤岩の形成年代の決定が不可欠で，どの地域の断層にもすぐに適応
できるわけではない．今後は，基盤岩の形成年代の明らかな地域の活断層から得られた断層ガウジの
同位体組成を Sr-Nd イプシロン図で検討し，活断層固有の特徴が同様に導き出されるのか検証を重
ねる必要がある．併せて，基盤岩の形成年代を求める最適法についても検討していく必要がある．

断層ガウジの酸化還元指標に関連が深い全 Fe の Fe2+/Fe3+ 比の測定をメスバウアー分光分析法
にて実施し，断層ガウジより試薬を用いて段階的に抽出された微細物質（粘土鉱物群）についても，
その Fe2+/Fe3+ 比を正確に分析できることを確認した．今後は，断層ガウジ本体および抽出物質の
Fe2+/Fe3+ 比と，野外で測定される酸化還元電位等の指標との関連性について詳細な検討を進める必
要がある．
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1.2.1.2　侵食量評価手法の高精度化の検討
【実施内容】

平成 24 年度の成果を踏まえ，地表侵食速度推定に関する新手法として平成 24 年度より取り組ん
でいる宇宙線生成核種を用いた侵食速度推定手法について，平成 25 年度は気温や降水量等を主とし
た，気候と風化・侵食速度の関係を検討するための試料採取を実施し侵食速度の検討を行う．また，
大局的な地殻変動と侵食量に関する大局的な傾向を，島弧横断方向での侵食速度の変化傾向から検討
するための試料採取を実施し侵食速度および侵食メカニズムの検討を行う．以上の成果は，原子力規
制委員会が作成する精密調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
侵食は，廃棄体と地表との接近をもたらすことや，地下水の流動特性や地層中の酸化還元状態を

変化させ，その結果，廃棄体中に含まれる放射性物質が周辺の地質環境中を移動しやすくなること
などから，安全評価で考慮すべき地質事象の一つとされる（図 1.2.1.2-1）( 核燃料サイクル開発機
構，1999；藤原ほか，2005；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)．侵食は，気候変化，
海面変化，地殻運動，火山活動などの影響により様々な時間スケールで複雑に起こる．したがって侵
食作用がどの要因に規定されるかを把握するためには，地形環境ごとの侵食プロセスを明らかにして
いくことが重要となる．

宇宙線により鉱物中に生成・蓄積する宇宙線生成核種は，地層処分の安定性評価において重要とさ
れる 104–106 年の時間スケールの侵食速度の定量手法として，種々の地質・地形環境に対し，近年，
その有用性が検討されている ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012；城谷，印刷中 )．
本年度は，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の宇宙線生成核種の深度分布を用いた
長期的な侵食速度推定手法の妥当性について，阿武隈地域を事例対象として確認した．また，降水量
や傾斜，地質環境などの異なる条件下での各々の地域の侵食速度を把握することを目的とし，気候（降
水量）と侵食量の関係および高度・傾斜度と侵食量などの関係を調べる手法として，宇宙線生成核種
による斜面の平均的な侵食速度の推定法の検討を本邦で最も多雨な屋久島地域を事例対象として実施
した．

図 1.2.1.2-1　処分地周辺における侵食の概念図．

(A) 斜面侵食，(B) 尾根の侵食，(C) 河川の下刻．破線は酸化還元フロントを示す ( 城谷，印刷中 )．
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1) 宇宙線生成核種の深度分布を用いた長期的な侵食速度推定手法の妥当性の確認
(1) 宇宙線生成核種の深度分布

地中における宇宙線生成核種濃度の深度分布を調べることによって，長期間にわたって定常的に侵
食を受け続けている尾根などの地形面の侵食速度を求めることが可能である．任意深度での 10Be や
26Al などの核種濃度は，侵食速度と地形面の形成年代を変数とする関数で表される（式 1.2.1.2-1）．
したがって原理的には，異なる二点以上の深度で求めた核種濃度の深度分布に侵食速度と地形面の形
成年代を変数とするモデルカーブをフィッティングさせることで，侵食速度および地形面の形成年代
を求めることが可能である (Siame et al., 2004)．異なった深度での核種蓄積量をみることで，採取
深度における各々の値の誤差が大きい場合であっても，確度および精度よく侵食速度を定量するこ
とが可能となる．本邦においては，房総半島 (Matsushi et al., 2006) や阿武隈地域 (Shiroya et al., 
2010)，北上地域 ( 産業技術総合研究所深部地質環境コア，2012) などにおいて，核種濃度の深度分
布を用いて尾根の侵食速度を推定した事例がある．

	 式 1.2.1.2-1

C(x, t)；石英試料中の照射年代 t (yr)，深度 x (cm)　における核種濃度 (atoms/g Quartz)．P0；表
面における石英中の核種生成率 (atoms/g Quartz/yr)．ε；侵食速度．ρ；試料採取層の密度 (g/cm3)．
λ；核種の減衰長 (10Be: 5.10 × 10-7; 26Al: 9.83 × 10-7)．Pspal. (0.9815)，Pstop (0.012)，Pfast (0.0065) 
；地表面における各宇宙線粒子の核種生成寄与率 (Pspal + Pstop + Pfast = 1). Λspal. (160 g/cm2)，Λstop 
(1,500 g/cm2)，Λfast (5,300 g/cm2) ；各宇宙線粒子との反応に係る平均自由行程 (Braucher et al., 
2003; Gosse and Phillips, 2001；Heisinger et al., 2002).

(2) 検討方法
宇宙線生成核種の深度分布を用いた長期的な侵食速度推定手法の妥当性を確認するため，形成時期

が他の地質学的証拠によって推定されている侵食残丘山地を対象とし，その検討を行った．侵食残丘
山地は侵食・削剥作用の結果，形成されたものである．地表面の侵食速度の差異によって，選択的に
侵食が働くと，地表面の比高が生じ山地が形成される．この概念に基づいて次の検討方法を実施した．

山地の頂部および末端部に残る侵食残丘面の侵食速度（図 1.2.1.2-2；εtop および εbottom）を宇宙線
生成核種により求め，2 点間の相対速度（図 1.2.1.2-2；比高 H の発達速度；εbottom − εtop）を算出する．
現在の比高 H が生じるのに必要な時間，すなわち現地形の形成に必要な侵食継続期間 ( 図 1.2.1.2-
2； T) は（式 1.2.1.2-2）によって与えられる．（式 1.2.1.2-2）によって得られた侵食継続期間 T と，
他の地質学的証拠によって推定されている地形面の形成年代とを比較し，矛盾しないことが確かめら
れれば，（式 1.2.1.2-2）による εbottom − εtop の値が妥当であることが確認される．
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図 1.2.1.2-2 現地形の形成年代の算出方法．

	

式 1.2.1.2-2

(3) 対象地域
阿武隈山地は，南北 180 km，東西 50 km と南北に長い紡錘形をしており，その東北東縁と西南

西縁には双葉断層と棚倉構造線が位置している ( 小池ほか，2005)．阿武隈山地は隆起準平原のな
だらかな山地として知られ ( 望月，1929)，定高性が顕著な侵食面が広範囲に分布している ( 木村，
1994)．阿武隈地域の基盤岩の大部分は，白亜紀に形成された花崗岩からなり，表層部には数十 m
以上の厚い風化層が発達している．一方，山地の頂部では，花崗岩には風化層が発達しておらずトア
（露岩）が分布している．高位面群（背面高度；750-1,000 m），中位面群（背面高度；550-730 m），
低位面群（背面高度；300-550 m）の 3 水準の侵食小起伏面が識別されており ( 木村，1994)，いず
れも陸上削剥によって形成されている．本研究では，高位面群に属する山体（高柴山；標高約 880 m）
を対象として検討を実施した．

(4) 試料採取
山体の頂部（図 1.2.1.2-3,-4；A. TOP）とその末端部（図 1.2.1.2-3,-5；B. BOTTOM）の 2 地点

の侵食残丘面において侵食速度の定量用試料を採取した．高柴山の頂部（標高 882 m 付近）には花
崗岩からなるトアが分布しており，真砂の発達が見られない（図 1.2.1.2-4）．そのため頂部の露岩から，
表面約 3 cm 以内を採取し，宇宙生成核種測定用試料とした．末端部 (465 m) の侵食残丘では，近年
公道の工事に伴って出現した露頭から，10 cm おきに，深度約 180 cm まで，核種濃度の深度分布
用の試料を採取した（図 1.2.1.2-5）．末端部は，地表面から十数 m 以上にかけて真砂が一様に発達
していた．地表面から深度 40 cm までは，植物の根で覆われていたため，試料採取は 40 cm 以深で
実施した．試料中の石英の粒径は中粒～粗粒であり，いずれも花崗岩起源のものである．
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図1.2.1.2-3　検討対象地域．Ａは山頂，Ｂは末端部の試料採取位置．()内は標高を表す．（左）高柴山（北緯37度21分，東
経140度34-36分）の全景，（右）2万5千分の1地形図「柳橋」．

図 1.2.1.2-4　Ａ地点の露頭の状況．風化層が発達していない花崗岩トアが分布している．採取位置は，写真（右）の青実線内．

図 1.2.1.2-5　Ｂ地点の露頭の状況．採取位置は，白枠内．

(5) 宇宙線生成核種の測定
宇宙線生成核種の同位体分析試料としては，花崗岩構成鉱物中の石英試料を対象とした．これは，

石英自体が化学的風化に強く，宇宙線照射によって生成した核種が，溶脱することなく照射期間に
応じて蓄積されるためである．核種 (10Be，26Al) は Si，O 以外の Fe などからも生成し，Fe の固溶体
の場合はその寄与により核種の生成率が変動してしまう．その点 Si と O のみから構成される石英は，
核種生成率が容易に決定できることから，広く用いられている．石英は，一般にフッ酸／硝酸の混酸
を用いて，高温（95 度）条件下で超音波洗浄処理により精製される（Kohl and Nishiizumi, 1992)．
石英以外の鉱物が完全に除去されるまで，混酸（1％）によるエッチングを繰り返し（通常 3-5 回），
石英を精製する．精製した石英試料 (30-60 g) を酸分解後，陽イオン交換により目的核種 (Be，Al) を
溶離し，酸化固体とした後，加速器分析装置へ導入する．これらの前処理作業は産業技術総合研究所
に整備された実験室内で調整した．
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宇宙線照射により岩石中で生成される核種量は極めて少ないため，予めイオン化させた目的元素
を加速させることでエネルギーを獲得させ，カウンティングすることにより，極微量の元素を測
定する加速器質量分析装置が用いられる．一試料につき 1 時間の測定を行い，同位体比 (10Be/9Be，
26Al/27Al) を得，核種の濃度を算出した．同位体比分析は日本原子力研究開発機構東濃地科学センタ
ー（Be）および東京大学工学系に設置のタンデム加速器（A1）でそれぞれ行った．使用した加速器
での標準試料による測定誤差は概ね 3-5％であり，測定装置の時間変化による変動は小さく，装置に
帰属する誤差の影響は試料の同位体比測定結果の評価に影響を与えていない．

(6) 結果および考察
阿武隈山地の高位面群を形成する山体は，新第三紀中新世には形成されていた ( 木村，1994) こと

から，頂部の露岩中に生成する宇宙線生成核種は，放射平衡に達していると考えられる (Gosse and 
Phillips, 2001)．宇宙線核種濃度から頂部（A）の尾根の侵食速度は，20 ± 6 m/Myr と算出された．
核種濃度の深度分布から求められた山体末端部の侵食残丘（B）の侵食速度は，51 ± 9 m/Myr(54 ± 
16 for 10Be と 49 ± 11 for 26Al の加重平均値 ) と算出された．核種濃度の深度分布はモデルカーブ
と非常によく一致し，106 年で 10m オーダーの侵食速度の差を捉えることが可能であることが確認
された ( 図 1.2.1.2-6)．算出された侵食速度の範囲は，14-55 m/Myr であり，河川の下刻速度最大
100 m/Myr (Yamamoto, 2005) より小さい傾向となり，整合的である．また，二点間（A および B）
の侵食速度を比較しても，両者には有意に差があり，高所ほど侵食速度は小さい傾向にあることから，
山体は解析が進行していることが示唆される．

2 点 (A および B) 間の相対速度は 31 ± 11 m/Myr と算出され，式 1.2.1.2-2 によって現地形の形
成に必要な侵食継続期間（T）は，21-10 Myr と見積もられた．つまり，現在の比高を持つ高柴山は
21-10 Myr かけて形成されたと考えられる．この年代は，阿武隈地域の北部に分布する新第三紀中
新世前期 (23.3-16.3 Ma) の年代をもつ玄武岩—安山岩火砕岩および溶岩 (Eb) よりもやや若い年代を
示し，この地質記録とも矛盾しない．

本検討によって，阿武隈山地の高位面群の形成年代と宇宙線生成核種濃度に基づく侵食継続期間が
整合的であることが確認され，宇宙線生成核種を用いた侵食速度定量法の妥当性が示された．

図 1.2.1.2-6　B 地点における核種濃度の深度分布．

（左）10Beの濃度分布．○は測定値．深度約170 cmのデータはn.d.（右）26Alの濃度分布．□は測定値．図中の破線・実線
はそれぞれ1.8，2.2 (g/cm3)の地中密度のときのベストフィッティングカーブ．
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2) 宇宙線生成核種を用いた山地斜面の平均侵食速度定量法の検討
(1) 河川底質土砂に含まれる宇宙線生成核種

河川底質土砂に含まれる宇宙線生成核種濃度は斜面表層の侵食プロセス・期間を反映したものであ
るという前提に基づいて，流域内で生産された土砂中の宇宙線生成核種濃度から流域内の斜面の平均
的な侵食速度を推定する方法が世界各地で行われている (Portenga and Bierman, 2010)．山地流域
内から流域出口への土砂移動の時間が短く，堆積してから長い時間は経っていないとすると，土砂中
の宇宙線核種濃度は，山地斜面表層の侵食プロセス・期間を反映したものとなる．山地斜面から生産
されて流域出口に堆積した土砂は，流域内のすべての斜面表面から生産された土砂がよく混合した状
態にある．したがって，宇宙線の貫入する深度（地表から約 2 m 程度）の厚さが侵食によって除去
されるのに必要な時間が，核種の平均寿命より極めて短く，核種の放射壊変が無視できると仮定する
と，式 1.2.1.2-3 により，土砂中の核種濃度 [ C̄ (atoms/g)] から，流域内の平均的な侵食速度 [ε̄ (m/
yr)] が算出される．ここで，[ P̄ (atoms/g/yr)] は流域内地表面の核種生成率の平均値であり，[Λ (g/
m2)] は宇宙線の平均減衰長，[ ρ̄ (g/cm3)] は流域内地表面の平均密度である．

	

式 1.2.1.2-3

この方法によって，山地の斜面の長期の侵食プロセスを議論する上で重要な気候，地質，地形（勾
配，標高など），テクトニクスなどの要因との関係を定量的に検討することが可能である．この方法
では，規模の異なる流域での平均侵食速度の推定が可能であることから，山地における任意の流域で
の，流域内の平均的な侵食速度を把握する方法として用いることが期待できる．

(2) 対象地域
対象地域は鹿児島県屋久島地域である．屋久島地域は本邦で最も多雨（4,500 mm/yr）な地域で

あり，降水量のエンドメンバーとして，重要な侵食速度の情報を与える．また先行研究において報
告されている地域（阿武隈山地，六甲山地，北アルプス東縁地域東縁地域）( 松四ほか，印刷中 ) は，
いずれも本邦では平均的な降水量 (1,200-1,500 mm/yr) 下の事例であり，屋久島地域と，これらの
先行研究の侵食速度とを比較することで降水量の差異による侵食への影響を評価することが可能であ
る．

屋久島は南西諸島の最北端に位置し，東西約 28 km，南北約 24 km，面積 504 km2，平均高度
633 m のほぼ円形の島である．接触変成岩（ホルンフェルス）が島の外縁部に分布しているほか
は，中央部の約 70％を新第三紀中新世の屋久島花崗岩が占めている（図 1.2.1.2-7）．島の中央部に
は 1,800 m を超える山々が連なり，1,500 m 以上の高所には広範囲に平坦面が分布し，お椀状の外
観を呈する（図 1.2.1.2-7）．屋久島花崗岩は真砂が発達しておらず，山頂部には数 m におよぶ巨大
なトアが広く分布している（図 1.2.1.2-7）．真砂が発達していないため，水系は基盤岩の節理に規制
されており，NE-SW と NW-SE 方向に直線的に格子状に発達する．平均斜度は約 21 度で，20-30 度
を中心に正規分布に近い傾斜頻度をもつ急峻な地形が形成されている ( 吉田・安仁屋，2003)．気候
の特徴は，島の南方を通過する低気圧の影響により，東側で最も降水量が多く（最高約 7,000 mm），
西側で少ない（最低約 2,000 mm）傾向をもつ ( 高原・ 松本，2002)．
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図 1.2.1.2-7　屋久島の地形地質．

（上）屋久島全景．頂部には平坦面が見られる．（左下）地質図（斎藤ほか，2007）．赤色が屋久島花崗岩を示す．（右
下）山頂に分布する花崗岩トア．表面剥離風化がみられ，風化層（真砂）は発達していない．

(3) 試料採取および宇宙性生成核種の測定
流域面積；8.2-28.0 km2，平均高度；540-1,080 m，平均傾斜；26-35 度，年間降水量；2,000-

6,000 mm の範囲内にある 10 の流域を対象地域として選定した（表 1.2.1.2-1，図 1.2.1.2-8）．い
ずれの流域も，屋久島花崗岩の分布域に相当しており，岩質の差異による侵食速度への影響は無視
できるものとした．河川底質土砂は，粒径が 0.25-2 mm の中粒～粗粒砂を各々の流域出口で採取し，
宇宙線生成核種測定用試料とした（図 1.2.1.2-8）．粒径は，先行研究と侵食速度の統一的な比較を可
能とするために，先行研究（松四ほか，印刷中）の報告値に一致させた．加速器質量分析用試料調整
および同位体比測定は，1) の (5) に示した方法に準じた．同位体比分析は東京大学工学系に設置のタ
ンデム加速器で行った．

表 1.2.1.2-1　試料採取位置，平均高度，平均斜度，年平均降水量 1．

1. 年平均降水量は，高原・松本(2002)で報告されている，1,000mm（年平均降水量）ごとの等値線から読み取った平均値
を示している．
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図 1.2.1.2-8　試料採取位置および対象流域．

（左）赤丸は試料採取位置．R1-R10は試料ID.各流域を色分けして示した．ベースの図は，10m-meshのDEMデータにより
作成した陰影図．（右）試料の採取．流域出口にて，中粒～粗粒砂（粒径：2–0.25 mm）を対象とし，約200ｇ採取した．

(4) 結果および考察
① 流域の侵食速度，他地域との比較および降水量との関係

加速器質量分析によって得られた宇宙線生成核種濃度から，式 1.2.1.2-3 によって各流域の侵食速
度を算出した（表 1.2.1.2-2）．

屋久島における流域の侵食速度は，83−286 mm/kyr の範囲であり，屋久島は本邦の中で最も多雨
地域にもかかわらず，屋久島の 1/3 倍程度の年間降水量である阿武隈山地の侵食速度 (76−120 mm/
kyr)( 松四ほか，印刷中 ) や六甲山地の侵食速度 (370−810 mm/kyr) ( 松四ほか，印刷中 ) と同程度
もしくは 1/10-4/5 倍程度であった．降水量と侵食速度との間には相関関係は示されず，このことは，
降水量が地形形成の決定要因ではないことを示唆する．降水量との相関が低いことは，これまで報告
されている様々な地域の侵食速度と降水量との傾向 (Portenga and Bierman, 2010) とも整合的であ
り，屋久島と比べて降水量が数倍から数千倍も少ない地域で示された侵食速度と屋久島のそれとは，
同一のオーダーとなった（図 1.2.1.2-9）．対象とした流域と同程度の傾斜度 (25-35 度 ) をもち，岩
質が火成岩である流域を公表データ (Portenga and Bierman, 2010) から 27 流域抽出し，降水量と
侵食速度との関係を検討したが，明瞭な相関関係はみられなかった（図 1.2.1.2-9）．先行研究から抽
出された 27 流域の侵食速度は，57-1,100(m/Myr) の範囲にあり，屋久島の侵食速度は，むしろその
下限値に近い．

流域の斜面が，真砂の発達が見られない屋久島花崗岩の岩盤で構成されているため，斜面表面が強
固なことや，屋久島花崗岩は節理間隔（数 km）が大きく，岩盤自体も堅牢であることなどの影響に
より，屋久島花崗岩は侵食を受けにくい条件下にあると考えられる．ただし，屋久島花崗岩に風化層
（真砂）が発達していないのは，侵食量が風化量より大きく，即ち，表面で生成する風化物（真砂）
が降水量が多いことにより侵食・運搬されるためと考えられ，岩盤表層（地表面）における真砂の発
達に対しては，降水量による影響は非常に大きいと推察される．本検討で得たデータから，屋久島は
特異的に降水量が多い地域であるにもかかわらず，長期の侵食速度が遅い地域の一例として位置づけ
される．
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表 1.2.1.2-2 屋久島地域の侵食速度．

エラーは 1 σを示す．

図 1.2.1.2-9　年間平均降水量と侵食速度の比較．

（左）既存報告値との比較．（右）屋久島地域と同程度の傾斜度（25-35度）をもち，岩質が火成岩である27流域との比較．
■は本研究で得られた屋久島の侵食速度．

② 異なる時間スケールでの侵食速度の比較
斜面傾斜と侵食速度の関係を阿武隈山地，六甲山地，北アルプス東縁地域で比較すると，先行研

究 ( 松四ほか，印刷中 ) で示された傾向と一致する（図 1.2.1.2-10）．現在地殻運動が活発な地域では，
侵食が大きい状態にある．松四ほか ( 印刷中 ) によると，断層によって岩盤の破砕が顕著な地点では，
侵食速度が大きく（例えば北アルプス東縁部で 6,000 mm/kyr），侵食速度はテクトニクスの影響が
大きいことが示唆されている．屋久島花崗岩には，断層による大規模な破砕は生じておらず，この岩
盤の状態の良さも，侵食が小さい傾向に寄与している可能性がある．
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図 1.2.1.2-10　流域内の平均傾斜度と削剥速度の関係．

縦軸は侵食速度(mm/kyr)に流域内の地表面密度(2.7g/cm3)を乗じて換算した削剥速度である．実線（赤）は，本研究で得ら
れた屋久島地域の値の範囲である．松四ほか（印刷中）に加筆した．

日本列島の山地の成長の規模は様々であるものの，106 年以前から現在にかけて加速傾向にあると
される ( 米倉ほか，2001)．表 1.2.1.2-3 は，フィッショントラック法と宇宙線生成核種によって各々
算出された侵食速度を屋久島，六甲山地，北アルプス地域についてまとめたものである．フィッショ
ントラック法は，106-108 年オーダーの山地の隆起・削剥速度を見積もる方法として用いられている（例
えば，末岡ほか，2010）．一方，宇宙線生成核種により算出される流域の侵食速度の時間スケールは
宇宙線の貫入する深度（約 2 m 程度）までの物質が更新される期間に相当する．本邦のような温暖
湿潤地域では，想定される侵食速度の規模から，宇宙線生成核種により算出される流域の侵食速度は，
103-104 年オーダーの平均値となる．

表 1.2.1.2-3 によると，屋久島は，六甲や北アルプスの侵食の傾向と異なっている．北アルプスでは，
＞ 106 年オーダーの隆起・削剥速度と，宇宙線生成核種で推定された 103-104 年オーダーの侵食速度
はほぼ一致しており，103-104 年を通して，隆起量と侵食量が平衡状態にあることがわかる．六甲山
地では，103-104 年のオーダーでは，＞ 106 年オーダーの数倍以上高い侵食傾向にあり，1Ma の六
甲変動に応答して侵食速度が加速したと考えられている ( 松四ほか，印刷中 )．一方，屋久島は，＞
106 年オーダーの隆起・削剥速度よりも 103-104 年の侵食速度は小さい値を示し，このことは，山地
の成長量に対して，103-104 年を通して侵食量が追従しきれていないことを意味し，隆起量と侵食量
が平衡に達するまで地形が発達するとした場合，屋久島は今後さらに隆起が進行し，侵食および山地
の開析が続いていくものと考えられる．
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表 1.2.1.2-3　異なる時間スケール間での侵食速度 (m/Myr) の比較。．

（）内は手法を表す．TCN；宇宙線生成核種，FT；フィッショントラック．[1]安間ほか(2003)によるアパタイトおよびジル
コンのFT．[2]松四ほか (印刷中)．[3]末岡ほか(2010)によるアパタイトFT．[4]山田(1999)

③ 屋久島の地形発達過程
屋久島の侵食速度は 83−286 mm/kyr の範囲であり，侵食の程度は流域ごとに異なることを示し

ている．それらの侵食速度には，東西南北方向での系統的な差異は認められず，東西方向での降水量
の差異が認められる屋久島地域内においても，降水量の地域差と侵食速度の間には相関関係は見られ
なかった．一方，各流域の平均高度と侵食速度には相関関係がみられ，高所ほど侵食速度は小さく
なる傾向にある（図 1.2.1.2-11）．これは，高所には古い地形が残り，それは緩やかに侵食されてい
ることを意味する．このことは，高所に準平原が分布している事実（吉田・安仁屋，2003; 島津・西，
2004）とも矛盾しない．

斜面の平均傾斜と侵食速度には，弱い正の相関関係が見られる（図 1.2.1.2-12）．斜面の平均傾斜
が最も小さい R6 流域は最も侵食速度が小さく，平均傾斜が最も大きい R5 流域は侵食速度が大きい
傾向を示めしている．一方，この傾向から大きくはずれている R4 流域は比較的傾斜が小さいにもか
かわらず，検討対象とした 10 流域の中で最も高い侵食速度を有している．その侵食速度は，傾斜が
同程度の R7-R9 の 3 流域の侵食速度の 1.5-2 倍程度となっている．現在，侵食前線は，標高 1150-
1,300 m 付近にあろうと考えられており ( 吉田・安仁屋，2003)，一般に侵食前線より下部は相対的
に侵食が早く，上部は遅い傾向となる．R4（高度；52.5-1,160.5 m）以外の流域は，この侵食前線
を横断して分布している一方で，R4 のみが侵食前線よりも低い高度が主体となっている．R4 流域の
侵食速度が他の流域よりも高くなった原因は，侵食前線と流域全体の位置の関係によるものであると
考えられる．

平均高度，平均傾斜ともに程度の差こそあれ，侵食速度との相関関係がある傾向が見られるが，特
に平均傾斜との関係では，回帰直線からのばらつきが大きい流域も多い．それは，今回の検討では，
流域の平均的な高度や傾斜を用いたことで，実際の流域内の詳細な地形を表現しきれていない可能性
がある．高度や傾斜などと侵食速度の関係をより一般化するためには，今後，各流域内での傾斜分布
などの詳細な地形情報と侵食速度の相関解析を行う必要があると考えられる．
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図 1.2.1.2-11　平均高度と侵食速度の比較．

図 1.2.1.2-12　流域内の平均傾斜と侵食速度の比較．

3) まとめと今後の課題
(1) 阿武隈山地に分布する高位面群を形成する山体を対象として，宇宙線生成核種濃度の深度分布

に基づく地表面侵食速度の推定手法の妥当性について再確認を行った．本研究で得られた侵食
速度に基づいて算出した現地形の形成に必要な侵食継続期間は，他の地質記録によって推定さ
れている地形面形成年代と整合的であることから，当手法は妥当であると判断される．さらに，
20-30% の誤差（1σ）を持つ精度で侵食速度の推定が可能であることが確認された．尾根の侵
食プロセスや，時代の異なる平坦面間の比高の発達速度や年代を定量的に議論する際に有用で
あるといえる．
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(2) 本邦のような温暖湿潤地域において，流域出口に運搬された河川底質土砂中の宇宙線生成核種
を用いて流域の平均侵食速度を推定する場合，103-104 年オーダーの侵食速度を算出可能であ
る．屋久島地域における本手法を用いた検討から，降水量と侵食速度との間には相関関係は示
されず，降水量が地形形成の決定要因ではないことが示唆された．フィッショントラックなど
の手法によって得られる，異なる時間スケールの侵食速度と，宇宙線生成核種による侵食速度
を比較することで，山体の成長と侵食・開析の地形発達段階を議論することが可能である．そ
のことは，今後の将来予測に向けて，現在，地形発達はどの段階であるかを把握する際に活用
できる．屋久島地域においては，侵食前線の位置と流域の位置関係による侵食速度の差異や，
高所ほど侵食速度が小さい傾向など，各種地形発達段階における侵食プロセスをよく反映して
いることが確認された．今後は，侵食に影響を与える要因を一般化するために，各流域内での
傾斜分布などの詳細な地形情報と侵食速度の相関解析を行う必要がある．
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1.2.1.3　複数の自然事象間の連関を考慮した動的地質構造モデリング構築の検討
【実施内容】

2011 年 3 月 11 日に発生した東北地方太平洋沖地震によってマグニチュード 9 のような大きい地
震が起こると，地殻にかかる応力状態の変化に起因する，周辺地域での地震の誘発や火山活動の活発
化等が報告されており，一つの自然事象発生による複数の自然事象への影響連関を検討する必要があ
る．そのようなこれまで本格的な検討が行なわれなかった各種の自然事象間の相互の連関のメカニズ
ムに着目し，地殻内に存在するマグマ活動等が隆起と断層活動に与える影響を含めた評価手法をあわ
せて検討し，1 万～ 10 万年スケールでの動的地質構造モデリングの構築に関する検討を行い課題を
抽出する．以上の成果は原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針にお
ける科学的知見に反映される．

【成果】
自然事象間の相互の連関（図 1.2.1.3-1）のメカニズムの検討において地殻内に存在するマグマ活

動などが断層活動に与える影響を含めた評価手法の検討のために，1) 自然事象間の相互の連関のメ
カニズムの考え方および必要な情報の整理を行い，2) マグマの貫入様式と断層の関係について既存
文献のレビューを通じて整理し，3) 北海道増毛山地や島根県津和野地域における現地調査結果の検
討と併せて，課題を抽出した．また，個別事象として，4) 日本海東縁域で認められるインバージョ
ンテクトニクスについて，1 万～ 10 万年スケールでの動的地質構造モデリングの構築に関する検討
に資するように既存文献のレビューを主とした情報の整理を行った．

図 1.2.1.3-1　自然事象間の相互の連関の関係図．

1) 自然事象間の相互の連関のメカニズムの考え方の整理
地殻内の断層運動および変形過程をモデル化するためには，外力としてのプレート間の相互作用と，

それによる島弧地殻内での応力蓄積過程および，島弧内での内的な非弾性変形と断層成長過程を解明
する必要がある．特に，内的な非弾性変形と断層運動は，島弧地殻・最上部マントルのレオロジー構
造に支配される ( 芝崎，2013)．レオロジー構造を決定するためには，岩石学的構造（各種岩石の分布），
温度構造，間隙水圧，水のフガシティー，既存断層，岩石の粒径などを知る必要がある（図 1.2.1.3-
2a；芝崎，2013)．Shibazaki (2009) および Shibazaki et al.(2007) は，東北日本脊梁山脈付近におい
て地殻の変形と断層形成過程の 2 次元モデル化を行い，次の 4 つの過程を示した；

①地温勾配の高い領域で脆性 - 粘性遷移領域の深さが浅くなる．
②地殻深部で非線形流動による短縮変形が起こる．
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③上部地殻に応力集中する．
④断層が形成される．

図1.2.1.3-2　(a) 内陸地震の発生過程解明に向けた地殻の変形と断層形成過程のモデル化の枠組み(芝崎，2013)，(b)芝崎
(2013)を踏まえたマグマ活動などが断層活動に与える影響を含めた断層活動発達過程の考え方．

図 1.2.1.3-2b に芝崎 (2013) を踏まえた，マグマ活動などが断層活動に与える影響を含めた断層活
動発達過程の考え方を示す．岩体中の力の場を示す物理量である応力テンソルは，外力を受けた対象
地域における地殻構造や岩石物性の影響を受ける．断層活動発達過程における連関として火山活動を
考慮すると，ある対象地域で，外力を受けてから断層が活動するまでの過程において，火山活動は地
殻構造や岩石物性に影響を与え（例えば，温度構造の変化），また，断層活動によって火山活動自身
も影響を受ける（図 1.2.1.3-2b）．そこで，長期間における動的モデリングを検討する際には，対象
地域における地殻構造や岩石物性の不均一性およびそれを引き起こす要因に関する情報の整理が重要
であり，特に，それらの時間・空間変化を整理しておくことが必要となる．

平成 25 年度は，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の各種情報の統合化に向けた
検討を踏まえ，微小地震を用いた応力マップの検討が行われた中国・四国地域をケーススタディの対
象として，地質学，地球物理学などの各種情報を整理して，マグマ活動などが断層活動に与える影響
を含めた断層活動の検討の際に必要な課題を抽出する．中国・四国地域での情報とそれら情報から読
み取れる特徴を以下の各項目で示す．なお，中国地域は，鳥取県・島根県を山陰地域に，山口県・広
島県・岡山県を山陽地域とした．四国地域は中央構造線を境に南北の 2 地域に分類した．

(1) 応力情報（図1.2.1.3-3）
中国・四国地域を 25 の領域に分けた地震データに対して多重逆解法を適用した応力解析結果を

図 1.2.1.3-3 に示す（各地域内に応力は 2 つ存在すると仮定した）．図 1.2.1.3-3b を大局的に見ると，
この地域では次の三つの応力場が認められる；(A) 中国山地地域，山陽瀬戸内沿岸地域，四国南西地域，
四国中央地域で認められる E-W 方向の圧縮で N-S 方向の引っぱりの横ずれ断層応力，(B) 香川県地域，
四国南東地域で認められる NW-SE 方向の圧縮の逆断層応力，(C) 愛媛県地域，四国西地域，山陰西
方地域で認められる N-S 方向の引っぱりの正断層応力．

　解析結果に基づき σHmax の応力軌跡を描き，その傾向を Terakawa and Matsu'ura (2010) の解
析結果と比較すると，四国西部から豊後水道にかけての正断層応力場が検出される領域は Terakawa 
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and Matsu'ura (2010) と類似するが，σ3 の方向が異なる．また，東－西方向の断面では，Terakawa 
and Matsu'ura(2010) では四国西部～九州東部にかけて四国東部で σHmax であった σE-W が σhmin とな
るような急な応力勾配を考える必要があるが，本解析結果によると中国 • 四国での横ずれ断層応力
場から正断層応力場への変化は σE-W と σv の相対的な増減で説明可能である．σE-W と σv の相対的な
増減であると考えると，この応力の傾向は単純に西に向かって低下するような応力勾配ではなく，場
所によって σv に対する σE-W の相対的な増減があるような複雑な応力勾配である可能性がある（図
1.2.1.3-3d）．

図 1.2.1.3-3　中国・四国地域での応力逆解析 (Otsubo and Kubo, 2012)．

(a)発震機構データ．深さ20 kmより浅い地震を一括して示す．(b)多重逆解法による計算結果（σ1軸の方向を示す棒に応力比
に対応する色付けされている）．(c) 南-北方向にσ3軸をもつ正断層応力を基準応力とした時の応力マップ．(d)結果から読み
取れる応力勾配． 

(2) 等価弾性厚（図1.2.1.3-4）
弾性体とみなした時のリソスフェアの有効厚を等価弾性厚といい，等価弾性厚が厚いほど地形荷重

がアイソスタシーではなくリソスフェアの剛性によって支えられる．Kudo et al. (2001) は，地形荷
重の波長依存性と重力異常の波長依存性との比較により，リソスフェアの等価弾性厚を推定した．彼
らの結果によると，中国 • 四国地域はおおむね 20 km である．これは他の地域（例えば東北日本の
5-10 km）と比較するとその値が大きい．つまり弾性体と仮定した中国 • 四国地域のリソスフェアは
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他の地域に比べて厚く，地形荷重がアイソスタシーではなくリソスフェアの剛性によって支えられて
いることを示す．

図1.2.1.3-4　地形と重力異常分布の波長ごとの相関(coherence)を用いて推定した等価弾性厚の空間変化(Kudo et al., 2001)．

中国•四国地域の等価弾性厚が大きいことに注目．

(3) D90（図1.2.1.3.1-5）
D90 は地殻内で起こる総地震数の 90% ( 地表から深部に向かう方向における累積地震数 ) の発生

深度（km）を示す指標であり，おおむね地殻の脆性 - 塑性領域境界の深度の目安となる．中国地
域においては，山陰地域はおおむね 10 km 前後であり，山陽地域ではおおむね 15 km 前後である
(Omuralieva et al., 2012)．山陽地域においては，山口県東部（20 km 前後），広島県西部および岡
山県東部（25 km 前後）では周囲より深い (Omuralieva et al., 2012)．四国地域では，中央構造線
より北側ではおおむね 10 km 前後であり，その南部ではおおむね 10-20 km である (Omuralieva et 

al., 2012)．
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図 1.2.1.3-5　D90 の分布 (Omuralieva et al., 2012)．

(4) 重力異常（ブーゲー異常）（図1.2.1.3.1-6）
Li (2011) はブーゲー異常からモホ面の深度を見積もっている．中国地域では，おおむね 30 弱 km

であるが，山陽地域の瀬戸内沿岸部，とくに山口県東部，広島県，岡山県西部では周囲より深い（30
強 km）．四国地域では，おおむね 30 弱 km だが，愛媛県西部が周囲より深く（30 強 km），徳島県
南東部で周囲より浅い（20 強 km）．
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図1.2.1.3-6　西南日本ならびにフィリピン海プレートの(a)ブーゲー異常および(b)ブーゲー異常から見積もられたモホ面の深
さ(Li, 2011)．

(5) 地震基盤の地殻特性（図1.2.1.3.1-7）
早坂ほか (2000) は，震源域の深さに分布する地殻の不均質媒体としての特性を明らかにすること

を目的に，中国・四国地域を含む西南日本での地殻の特性を整理した．彼らは，主として花崗岩から
なる地殻と，付加体堆積岩類からなる地殻の 2 者を端成分として扱い，片麻岩類は，両者の中間的
な性質のものとして独立したカテゴリーとして扱っている．これら 3 種の岩石を主体とした地下分
布図を作成している（図 1.2.1.3-5）．その特徴は内帯と外帯で大きく異なる ( 早坂ほか，2000)．西
南日本内帯（中国地域および四国地域の中央構造線より北）では，大部分が花崗岩地殻で占められ，
その中に小規模な付加体が閉じこめられている．中央構造線より北側の四国地域では，片麻岩・片麻
状花崗岩が中央構造線沿いに分布する．早坂ほか (2000) は，この地域における活断層は大部分が白
亜紀後期に形成された古い断層が再動したもので，応力場の転換にともなう変位センスのインバージ
ョンが認められると報告している．西南日本外帯では，大部分が付加体地殻で占められ , その中に花
両岩地殻が島状に点在している．この地域における地殻内地震や活断層は全体に少なく，特に花両岩
質地殻の中では極端に少ないことが報告されている ( 早坂ほか，2000)．
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図 1.2.1.3-7　西南日本の地震基盤の地殻特性 ( 早坂ほか，2000)．

(6) 第四紀火山（図1.2.1.3-1-8）
山陽地域では，山口県内に阿武火山群，青野山火山群，下関火山群などの第四紀火山が存在する．

山陰地域では，島根県石見地方東部に三瓶山火山および大江高山火山，出雲地方東部に大根島火山，
横田火山群などの第四紀火山が存在し，鳥取県～兵庫県北部では内陸部を中心に広範囲に第四紀火山
が存在する．四国では第四紀火山は存在しない．ここで整理した第四紀火山の時空間変化に関しては，
後述の 4）で記述する．

図 1.2.1.3-8　中国・四国地域で認められる第四紀火山（第四紀噴火・貫入活動データベース : 産業技術総合研究所）．

第四紀火山•貫入岩を黄色三角で示す．赤線は活断層の分布（活断層データベース: 産業技術総合研究所，https://gbank.gsj.
jp/activefault/index_gmap.html）．
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(7) 地殻熱流量（図1.2.1.3.1-9）
Tanaka et al. (2004) は観測および地温勾配に基づいて地殻熱流量を算出している．Tanaka et al. 

(2004) によると，中国地域ではおおむね 50 mW/m2 前後であるが，島根県中部・東部，鳥取県で
は周囲より高い（120 mW/m2 以上）．四国地域では高い値を示す松山市周辺を除いておおむね 50 
mW/m2 前後である．

図 1.2.1.3-9　観測および地温勾配に基づいて算出された地殻熱流量 (Tanaka et al., 2004)．

(8) 活断層の分布（図1.2.1.3-1-10）
山陽地域には，大分県国東半島北方の周防灘東部に周防灘断層群，山口県西部から響灘まで延びる

菊川断層帯，広島県南西部に延びる五日市断層帯，広島県西部の大竹市から山口県東部を通り周防灘
まで延びる岩国断層帯，広島湾から山口県岩国市沖にかけて安芸灘断層群，岡山県県東部から兵庫県
南東部まで延びる山崎断層帯がある．走向は，西部では北東 - 南西走向のものが多く，東部では北西
- 南東走向のものが多い．

山陰地域には，宍道湖周辺に活動度の低い活断層が分布し，鳥取県東部に長さの短い活断層が分布
する．走向の分布は山陽地域と同じ傾向を示す．

四国地域においては，活断層でもある中央構造線断層帯より北側では，広島湾から山口県岩国市沖
にかけて安芸灘断層群が，讃岐山脈に沿って長尾断層帯が存在する．一方，中央構造線断層帯より南
側では，剣山地周辺，室戸岬，足摺岬に活動度の低い活断層が分布する．走向はどちらの地域でも中
央構造線にほぼ平行のものが多い．
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図1.2.1.3-10　中国•四国地域の活断層の分布（活断層データベース: 産業技術総合研究所，https://gbank.gsj.jp/
activefault/index_gmap.html）．

(9) 地質断層の分布（図1.2.1.3-1-11）
西南日本の基盤となる地質構造は，おおむね帯状に並んでおり，大局的に北西から南東の方向に形

成年代の新しい地層へ移る．検討対象地域に関しては，中国地方西部の三郡帯・秋吉帯，中国地方東
部から丹波半島の舞鶴帯・超丹波帯は，約 3 億年～ 2 億年前に形成された地質帯である．秋吉帯の
南にある玖珂帯，超丹波帯の南から近畿地方北部の丹波帯，四国中央部に東西に細長く分布する秩父
帯は，約 2 億年～ 1 億年前に形成された地質帯である．中央構造線を隔てて南側に低温高圧型の三
波川変成帯が，中央構造線を隔てて北側に高温低圧型の領家変成帯がそれぞれ細長い帯状に分布して
いる．秩父帯は三波川変成帯の南に細長い帯状に分布しており，秩父帯より南東側は約 1 億年前よ
り新しい時代に形成された付加体である四万十帯が分布している．

中国地域は，白亜紀以前の地質帯が広く分布し，地質断層もそれらの地質帯内に多く認められる．
山陰地域では，宍道湖北方（三郡帯），および内陸部（丹波帯，三郡帯，中国帯，舞鶴帯）に認められ，
東北東 - 西南西走向の断層が顕著である．山陽地域では，三郡帯，中国帯，舞鶴帯，丹波帯の地質帯
内で認められる．岡山市より以西の地域，および山口県（三郡帯，秋吉帯）では北東 - 南西から東北
東 - 西南西走向の断層が顕著である．岡山市から広島県にかけては北東 - 南西から東北東 - 西南西走
向および北西 - 南東走向の断層が認められる．

四国地域では，中央構造線より北では，領家帯と和泉帯の境界に分布し，領家帯と和泉帯の境界の
方向（東北東 - 西南西走向）の断層が多い．一方，南側では，地質帯内の地質断層だけでなく，地質
帯境界が地質断層となっている．仏像構造線（三波川帯と秩父帯の境界）をはじめとする各地質帯の
境界が明瞭な断層となっている．三波川帯，秩父帯，四万十帯の地質帯内に多数分布し，各地質帯の
分布方向と平行（東北東 - 西南西走向）の断層とそれを切る北東 - 南西および北西 - 南東走向のもの



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

83

が多い．地質帯の分布方向に平行な断層は，四万十帯，秩父帯，三波川帯の順で多く分布する．

図1.2.1.3-11　(a) 地質時代区分（産業技術総合研究所地質調査総合センター，https://www.gsj.jp/geology/geomap/
geology-japan/）(b)中国•四国地域の地質図（20万分の1シームレス地質図: 産業技術総合研究所，https://gbank.gsj.jp/
seamless/）．
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(10) 中国・四国地域における地殻構造や岩石物性の不均一性に関する情報のまとめ
中国 • 四国地域は，堆積物による被覆が少なく，基盤となる地質構造が地表に広く露出している

地域であり，地震発生の地殻特性と地殻応力場の関係を検討するためには適している地域である．上
記の情報を総合すると，白亜紀以前の古い地質帯が広く分布し，その地質構造の不均一性に富む中
国 • 四国において，第四紀火山が存在する山陰地域では地殻熱流量が高く，かつ，D90 や等価弾性
厚で示されるように力学的に地殻が薄く，活断層が多い．ただし，同じ第四紀火山が存在する山口地
域では，山陰地域ほど地殻熱流量は高くなく，D90 で示される地震発生層の下限も山陰地域に比べ
て深いが，活断層が多い．中国地域では，第四紀火山の位置は後述の (4) で示すように第四紀中もそ
の発生場所が 10 万年スケールで移動しており，それに合わせて地殻熱流量の高い領域が移動してい
る可能性が示唆される．火山発生場の移動と活断層場の移動の関係を今後検討する必要がある．一方，
同じような D90 や等価弾性厚を持つ四国では第四紀火山が存在せず地殻熱流量は山陰などに比べる
と小さい．しかしながら，多くの地質断層が存在するにもかかわらず，この地域では活断層は中央構
造線周辺以外に顕著に発達していない．今後は力学的な背景（地殻の堅さや厚さ）と既存亀裂として
の構造線の関係を検討する必要がある．最後に，地質帯だけでなく温度構造などを含めた地殻構造の
不均一性の時間変化を考慮し検討を行うことで，それらの情報を反映すると考えられる応力テンソル
の位置づけをより明確に理解することが可能となる．
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表 1.2.1.3-1　中国・四国地域における地殻構造や岩石物性の不均一性に関する情報の一覧．

中国地域は，鳥取県・島根県を山陰地域に，山口県，広島県，岡山県を山陽地域とした．四国地域は中央構造線を境に南北の
2地域に分けた．

2) マグマの貫入様式と断層の関係
地下深部で生成されたマグマは，周囲の岩石より密度が小さいため浮力によって上昇する．その過

程で，マグマは母岩を破壊または融解させ，母岩の割れ目に沿って上昇していく．このような地下深
部～浅所までのマグマの挙動は，深成岩や半深成岩の産状や構造解析に基づき，マグマの貫入様式と
して割れ目充填（①～③）とダイアピル（④）による形成メカニズムが整理されている (Park, 1989
など )．

①	 母岩の裂か中にマグマが注入され，岩脈やシルを形成する．
②	 マグマが母岩を破壊し，捕獲岩として取り込みながら上昇する（ストーピング）．
③	 母岩を溶かし込みながら上昇する（同化作用）．
④	 マグマが母岩を押し上げたり，周囲を押し拡げたりしながら上昇する（強制貫入）．
マグマの輸送プロセスは，重力場・地殻応力場・地殻熱流量・マグマの密度や粘性に支配され，い

ずれのプロセスにおいても，マグマの密度と粘性が小さいほどマグマの輸送効率が高くなる．
貫入メカニズムのうち，割れ目充填は，①～③のようなマグマの能動的な作用によってマグマが

満たす空間が確保されるが，断層運動によっても確保されるケースが知られている (Cruden, 2005)．
また，断層割れ目に沿った岩脈の貫入の例として，中央構造線や跡津川断層などの断層に沿って岩脈
が貫入していることが報告されている (Niwa et al., 2011；田崎ほか，1990) ．特に，この貫入プロ
セスは，岩脈の形成と断層活動との関連性が強く示唆される．
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ここでは，火山体が形成されるプロセスから，（1）マグマの能動的な貫入による断裂形成を示す
事象，（2）既存の構造にマグマ貫入が規制される事象を，断層運動とマグマ貫入活動の関連を示す
事象として既往文献の整理を行った．

(1) マグマの能動的な貫入による岩脈形成
一般的に火成岩の岩脈の配列方向には，規則性が認められることが多く，伊豆大島や富士山にお

ける側火山の火口配列がこの地域の広域応力場の σ3 軸方向に垂直な方向と一致することを示した
Nakamura (1977) の研究は，その先駆的な研究例である（図 1.2.1.3-12a）．差応力の働いている
地殻にマグマが注入された時，その流体圧を原因とする一種の水圧破砕を生じ ( 高橋，1994)，マグ
マは地殻に働く広域応力の σHmax の方向と平行方向に開口割れ目を形成する . マグマはこの開口割れ
目を利用して地表まで上昇するため，ダイクと火口の配列は開口割れ目の方向を示すとされる（図
1.2.1.3-12b,c ; Nakamura, 1977）．貫入岩の形成過程では，マグマ流体圧が母岩の地殻応力に勝る
必要があるが，広域応力場の σHmax 方向に岩脈や側火山が形成されていることは，マグマ流体圧が大
きくとも広域応力を密接に規制されたマグマ貫入プロセスであると考えられる．

(2) 既存の地質構造にマグマ貫入が規制される事象
(1) の事例とは異なり，岩脈や火口の配列が，広域応力場の σHmax と不調和な例が知られている．

例えば，イタリア中部の横ずれ剪断帯に位置する Amiata 火山では，火口の配列が，火山活動以前に
生成されていた脆性的な剪断構造の方向に一致していることから（図 1.2.1.3-13a），マグマが地殻
深部に発達した剪断帯の構造を利用し貫入する事で火口位置が規制されている可能性を示している
(Brogi et al., 2010). また，南極大陸の McMurdo 岩脈などでも，横ずれ剪断帯において構造に規制
された岩脈の配列（図 1.2.1.3-13b）が報告されている (Rossetti et al., 2000)．Tibaldi(2008) は横
ずれ剪断帯中の岩脈や火口の配列と広域応力場の σHmax の方向との不調和を指摘している．これらの
例は，マグマが自身の流体圧による開口割れ目を作らず，断層割れ目に沿ってマグマが貫入したこと
を示している．すなわち，少なくとも横ずれ断層運動や断層構造が卓越した地域での火山活動では，
広域応力に支配されない岩脈や火口の配列が形成される場合があり，必ずしも岩脈法による古応力場
の復元が成り立たないことを示している．
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図1.2.1.3-12　（a）三宅島と富士山の側噴火（黒点）の分布(Nakamura, 1977; 中村，1984). （b）三宅島火山における放
射状岩脈の分布と水平圧縮応力軸方位との関係(Nakamura, 1977). （c）中央マグマ柱あるいは深成岩とそれから派生した放
射状岩脈の関係を示す模式的な断面図(Nakamura, 1977；Aは均一な応力場，Bは異方性のある応力場を示す）．

図1.2.1.3-13　(a) Amiata山周辺の地質図（Brogi et al., 2010を一部編集）；主要な北東－南西方向の横ずれ断層の方向に
火山が分布する．（b）横ずれ断層に関連するMcDurdo岩脈の産状(Rossetti et al., 2000). 

3) 火山活動と断層活動の連関に関する検討
(1) マグマの固結に伴う断層の活動性の低下に関する検討

火山活動の停止後に十分な時間が経過すると地下深部のマグマだまりは固結し，周辺の地質構造と
の間に不均質が生じる ( 長谷川・大野，2006)．地質構造の不均質性は，地殻応力の集中をはじめと
する応力場の空間的不均一性など力学的な変化が時間変化とともに生じる．ここでは，北海道中央部
の日本海側に位置する増毛山地の基盤地質情報の整理と地質断層の調査を行い，断層のすべり方向と
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現在の応力場の関係について検討した．
増毛山地は，新第三紀の海成層と火山岩類で構成され，南 - 北方向に軸を持つ褶曲により複背斜構

造を形成し，東側に位置する石狩平野に対して山地を形成している（図 1.2.1.3-14a）．増毛山地に
は新第三紀鮮新世末期～第四紀初頭にかけて活動した暑寒別火山が分布する．暑寒別火山の南南東側
に位置し南 - 北方向に延びる当別（起震）断層系の当別活動セグメントは，約 11,000 年前以後，約
2200 年前以前に活動があった活断層である ( 産業技術総合研究所，2012)．本セグメントは，同一
走向の地質断層である当別断層および隈根尻衝上断層に沿って位置している．増毛山地周辺の南北性
構造を強調したブーゲー異常図において，当別活動セグメントとよく一致する重力構造が，増毛山地
北部までおおむね連続的に認められる（図 1.2.1.3.-14b）．したがって，当別活動セグメントの北側
に位置する地質断層である当別断層が新第三紀鮮新世末期～第四紀初頭にかけて活動した署寒別火山
を横断し，増毛山地北部まで存在することが示唆される．

増毛山地の南 - 北性の断層構造について，当別活動セグメントの北側の F1 地点，暑寒別火山の北
側の F2 地点に分布する地質断層の現在の活動性について，Otsubo et al. (2008) の手法を用いて検
討した．使用した地震のメカニズム解は防災科学技術研究所によって公開されている北緯 43° から
44.5°，東経 141° から 142.5° の範囲で発生した地震のうち，1997 年 1 月 1 日から 2010 年 1 月 1
日までの 15 個の地震について，応力逆解析を行い，本地域の広域応力場として，最大圧縮応力軸（σ1

軸）の方向 N80.1°W，傾斜 1.2°，最小圧縮軸（σ3 軸）の方向 N15.3°E 傾斜 77°，応力比（Φ）0.07
を得た（図 1.2.1.3-15）．断層のすべり方向と現在の応力から推定される運動方向とのずれ（ミスフ
ィット角）は 30° 以上を示し，F1 地点および F2 地点の断層は現在の応力場では活動していないこ
とが示唆される（図 1.2.1.3-15）．一方，南部の当別活動セグメントは活断層であることから，ミス
フィット角は 30° 以下と予想される．すなわち，深部地質構造として連続性が示唆される増毛山地中
央部の南 - 北性の構造は，南部においては第四紀に活動している活断層であるのに対し，暑寒別火山
周辺の断層では活動性が低い，あるいは活動していないと考えられる．

図1.2.1.3-14　(a) 増毛山地周辺の地質図（20万分の1地質図幅「留萌」，地質調査所），F1，F2地質断層の調査地点，赤三
角は第四紀火山，赤線は活断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2012)を示す．(b) 増毛山地周辺のブーゲー異常
の南北方向の構造を強調した重力勾配図．仮定密度 2.67g/cm3，東傾斜の構造を青，西傾斜の構造を赤で示す．表記は（a）
と同様．
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図1.2.1.3-15　（a）増毛山地周辺を含む広域において防災科学技術研究所F-Netから抽出したM3以上の地震のメカニズム解
（1997/1/1-2010/1/1）．（b）（a）から多重逆解法(Otsubo et al., 2008)で計算された現在の応力．東-西方向のσ1軸
をもつ逆断層応力であるが，応力比が0に近いためσ3軸（上載荷重に相当）とσ2軸がほぼ同じ大きさとなる．(c) 地質断層
（F1およびF2）のすべり方向と理論すべり方向の適合性．矢印は断層の実際のすべり方向．星印と三角は，地震メカニズム
解から計算された現在の応力のσ1軸とσ3軸の方向を示し，赤丸はその応力での理論すべり方向を示す．

増毛山地周辺では，第四紀初頭に活動を終えた暑寒別火山の地下のマグマだまりが固結すること
により，増毛山地周辺での地質構造の不均質を形成したと考えられる．マグマの固結により地質構
造の不均質が新規に形成された場合，既存の断層運動のバリアーとなるという考え方 ( 長谷川・大野，
2006) が提案されており，増毛山地においても暑寒別火山が同様のバリアーとなっている可能性があ
る．マグマの固結による地質構造の不均質が既存断層系に与える影響に関しては，地殻に対する火山
体を構成する火山噴出物の上載加重の影響，マグマの強制貫入に伴う既存断層のジオメトリーの変化，
地殻温度構造の時間的変化の検討が必要である．また，詳細な火山活動史の解明やマグマの熱力学的
なシミュレーションなどの検討も必要となろう．

 
(2) 活断層の分布と火山活動場の時空間変化に関する検討

中国地方は日本列島の中で比較的火山の分布が限定的であるため，活断層と火山の位置的関係を検
討しやすい．中国地方西部では，青野山火山群，阿武火山群，下関火山群などが分布しており，最
新の火山活動は，阿武火山群の笠山の活動で，約 8,800 年前に単成のスコリア丘を形成した ( 永尾，
2002)．この地域に分布する火山は，単成の溶岩ドーム，スコリア丘，溶岩流火山といった比較的規
模の小さい火山が広範囲に分布しており，大規模な複成火山は認められない ( 中野ほか，2013)．そ
のうち，青野山火山群は，右横ずれ活断層（徳佐－地福活動セグメントおよび弥栄活動セグメント）
に沿った分布を示しており，活断層と火山の配列の関連性が強く示唆される（図 1.2.1.3-16）．ここ
では，中国地方西部地域で火山活動が活発になる約 80 万年前以降の火山活動場の時空間変化を検討
した．その結果，以下の 2 点の時空間的特徴が示された．

①	 火山活動場の時間変化：40 万年前以前の火山の分布は，内陸部から瀬戸内海沿岸部にかけて
広く分布しているが，40 万年前以降の火山活動場は，日本海側に集中する（図 1.2.1.3-17）．

②	 火山の配列方向の時間変化：40 ～ 20 万年前の火山の配列方向は，北東 - 南西系の活断層の
方向と調和的な配列を示しているが，20 万年前以降の配列方向は，活断層の方向とは斜交し，
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東西方向に配列する（図 1.2.1.3-17）．
島根県津和野地域に分布する北東―南西方向に延びる活断層の徳佐－地福活動セグメントおよび

弥栄活動セグメントは，前者は BC1880 年以前に最後の右横ずれ断層変位が知られ，後者は空中写
真判読による地形変位により，右横ずれ断層変位が知られている（産業技術総合研究所，2012）
が，詳細は不明である．中国地方には北東－南西系の活断層が卓越するが，金折 (1999) や早坂ほか
(2000) などでは，左横ずれ断層として活動していた断層が，約 200 万年前にすべり方向を反転した
としている．しかしながら，個々の活断層の活動史については，活断層調査において数万年前以降の
みが明らかにされており，また，ここで見出された火山活動場の変化に対応するような断層運動の変
化は報告されていない．活断層の運動方向と火山活動場の変化の関連性をより検討するためには，現
在の活断層の履歴を 10 万年スケールで遡る必要がある．

図 1.2.1.3-16　(a) 中国地方の地質図；青枠は 1.2.1.3-27 の位置を，黒枠は (b) の位置を示す．

(b)島根県鹿足郡津和野地域の青野山火山群と活断層の位置関係；火山岩類分布（赤色の範囲）が活断層（赤線）の走向とよ
く一致する（産業技術総合研究所地質調査総合センター，2012；20万分の1シームレス地質図)．

図 1.2.1.3-17　中国西部地域の第四紀火山の 20 万年ごとの活動場の変化．

80万年前以降の第四紀火山•貫入岩を青色三角で示す．赤線は活断層の分布を示す(産業技術総合研究所，2012；産業技術総
合研究所地質調査総合センター，2012)を示す．
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4) 日本海東縁域で認められるインバージョンテクトニクスの検討
日本海東縁域で認められるインバージョンテクトニクスを対象として，既存断層の再活動と隆起運

動・火山活動に与える影響に関して既存文献のレビューを行い，また新潟県中越地域において補備的
な現地調査・残留磁気測定を行った．

(1) 日本海東縁域のインバージョンテクトニクスの文献レビュー
東北日本での過去 2,000 万年間の地殻変動史を図 1.2.1.3-18 に示す．日本海東縁域で認められる

インバージョンテクトニクス地域は 2,000 ～ 1,500 万年前の日本海が形成された時期に，正断層を
ともなって北西－南東方向に地殻が引き延ばされて大規模な堆積盆地が形成された．その後，約 300
万年前から，北西－南東方向に地殻が圧縮されはじめ，新潟や秋田の堆積盆地の中に逆断層と褶曲構
造が形成され始めた．その圧縮変形は現在も活発に進行していると考えられ，一部脊梁山脈を超えて
前弧側に達している．2007 年新潟県中越沖地震および 2004 年新潟県中越沖地震は，いずれもこの
地殻変動の過程で発生したものである．インバージョンテクトニクスに注目すると，新第三紀鮮新世
後期以降の最近 200 ～ 300 万年間に成長した逆断層と背斜構造が主要な活動としてあげられる．イ
ンバージョンテクトニクスの逆断層は，新第三紀中新世前期の伸張テクトニクスによって形成された
地質構造に大きく規制されている．日本海沿岸の褶曲構造の形成史は大きく分けて以下のような三つ
の時期，I：リフトの形成期（リフティング期），Ⅱ：リフトの埋積期（ポストリフト期・プレインバ
ージョン期），Ⅲ：リフトの隆起期（インバージョン期）に分けられる（図 1.2.1.3-19a）( 岡村ほか，
1996)．

新第三紀鮮新世以後の変形から見積もった東北日本の短縮率をみてみると，この短縮率はリフトが
卓越する地域で最大となり，地質学的な歪みの集中域となっている（図 1.2.1.3-19b；佐藤，1989）．
大規模な伸張変形によって柔らかい新第三系の基盤を構成する岩石の厚さがリフト内では薄くなって
おり，側方からの力に対しての強度が相対的に低下しており，この地域で短縮率が大きくなっている
とされる ( 佐藤，1989)．
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図 1.2.1.3-18　東北日本での地殻変動史 (Sato and Amano, 1991)．

図1.2.1.3-19　(a)日本海東縁域で認められるインバージョンテクトニクスの模式図（岡村ほか，1996を改変）．(b)東北日
本における褶曲構造から算出した側方短縮率(佐藤，1989)．
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東北日本の第四紀に活動した断層およびそれに伴って褶曲変形した地域に関して，それぞれの変形
開始年代に注目してみると，3 Ma 頃から日本海東縁域の断層が活動し始めて堆積層を褶曲変形させ
ている（図 1.2.1.3-20；Awata and Kakimi, 1985）．古流向から見積もられた新潟中越地域の東山
背斜での隆起開始時期は 3Ma 以降 ( 池田・山路，2008) であり，同地域の日本海側の西山丘陵でも
同じような結果である ( 岸・宮脇，1996) ことから，日本海東縁地域での褶曲成長は広範囲でおおむ
ね同じタイミングであることが示唆される．東北日本では地形と重力の相関からアイソスタシーがお
おむね成り立っていると考えられるため (Kudo et al., 2001)，3 Ma 前からの緩慢な隆起は弱い圧縮
によるものとみなしてよいと考えられる．また，日本海側から脊梁山脈に向かって隆起開始年代が若
くなっている (Awata and Kakimi, 1985)．

東北日本の隆起域における時空間変化に注目すると，これまで活動してきたインバージョンテ
クトニクスの進展における時間スケールは，詳細な不整合面の空間分布に基づいた地質調査の結
果，およそ 50 万年とされる（図 1.2.1.3-21；岸・宮脇，1996)．この時間スケールは Awata and 
Kakimi(1985) や楮原ほか (2006)（図 1.2.1.3-22）の結果にオーダーとしては調和的である．

図1.2.1.3-20　(a) 東北日本での第四紀に活動した断層と地震の分布．(b)北由利衝上断層および(c)奥羽山脈東縁断層での隆
起開始年代と隆起量との関係（Awata and Kakimi ,1985）．
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図 1.2.1.3-21　新潟県中越地域柏崎市周辺における ( 左 )1.5Ma 頃および ( 右 )1.0Ma 頃の古地理図 ( 岸・宮脇，1996)．

1.5Ma から 1.0Ma にかけて褶曲軸の位置が 5 ～ 10 km 程度，東へ移動している．
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図 1.2.1.3-22　横手盆地東縁断層帯千屋断層での活構造図とその変遷 ( 楮原ほか，2006)．

日本海東縁地域のインバージョンテクトニクスで活動している逆断層の傾斜はおおむね 50° 〜 60°
で，これは一般的な逆断層の傾斜 20 〜 30° の倍程度である ( 図 1.2.1.3-23；Sibson, 2009）．逆断
層の活動については，傾斜 20 〜 30° の断層よりも 50° 〜 60° の傾斜を持つ断層の方がより大きな圧
縮応力を必要とし，高角傾斜をなす断層が卓越する東北日本弧では小さな差応力では短縮変形は始ま
りにくいことを示している．日本海東縁域では構造地質学的手法に基づいてこれまで多くの研究が行
われているが，外力が 3 Ma に急増したことを示す知見がないことから，東北日本が 3 Ma 以降に変
形を始めるためには外力の急増以外の別の要因を検討する必要がある．また，Sibson (2009) が指摘
するような間隙水圧の効果（図 1.2.1.3-23）を要因とする場合は，3 Ma 頃から間隙水圧が増加した
ことを示す必要があるが，現時点ではそのような知見は得られていない．
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図 1.2.1.3-23　(a) 東北日本での逆断層地震震源周辺の断面模式図 (Sibson, 2009)．

2003年宮城県北部地震（Mw=6.4），2004年新潟県中越地震（Mw=6.6），2007年新潟県中越沖地震（Mw=6.6）．(b) 
断層面の安定性に影響を与える断層面における応力と間隙水圧(Sibson, 2009)．(c) 逆断層における差応力，σ1と断層面の間
の角度，間隙水圧比（λ）の関係(Sibson, 2009)．摩擦係数0.6かつ深度 10 kmでの結果 ．λが大きくなればなるほど，断
層の活動性は高くなる．

岩脈や小断層から求めた東北日本での応力変遷（図 1.2.1.3-24；Sato, 1994）によれば，8-3.5Ma
のステージの σHmax（水平最大圧縮応力）は東－西方向に向いている．この時期以降に地殻が圧縮さ
れ始め，新潟や秋田の堆積盆地の中に逆断層と褶曲構造が形成され始めたとしている．しかしながら，
Sato (1994) を初めとする応力情報からは，いつ正断層が逆断層として動き始めたのかについては不
明である．Sibson (2009) のモデルに基づけば，東北日本で水平短縮が発生するためには，断層と応
力軸の角度の関係だけではなく，地殻構造 • 岩石物性を変化させる，もしくは断層面間の摩擦を低
下させるメカニズムが必要となる．地殻上部の詳細な変形史を検討する以外に，地殻下部もしくはさ
らに深部での要因，かつ断層運動を引き起こすに十分となるような断層面の強度を弱化させる要因（例
えば，熱と流体の要因を合わせもつ火山 • マグマ活動の寄与）を検討する必要がある．
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図 1.2.1.3-24　岩脈や小断層から求めた東北日本での応力変遷 (Sato, 1994)．

(2) 補備的な現地調査および残留磁気測定
新潟県中越地域柏崎市周辺の南西方（関田山地地域）には，魚沼層相当層の堆積層とそれに挟在

されるあるいは貫入する火山岩類が分布しており，北東―南西方向の褶曲構造が発達している（図
1.2.1.3-25）．関田山地には第四紀に活動したとされている火山および貫入岩類が広く分布しており
( 西来ほか，2012)，今年度の委託事業において活動時期の確定作業を実施したところである（1.1.1
項を参照）．ここでは，その成果を踏まえ，岩石磁気学的手法を用いた検討を加えたうえで，火山（マ
グマ）活動と地殻変動の時間的連関を考慮した検討を実施した．関田山地地域で得られた火山岩の
K-Ar 年代測定結果を表 1.2.1.3-2，残留磁気測定結果を表 1.2.1.3-3 に示す．

検討を実施した関田山地は，富倉背斜の東翼部に位置し，新第三紀鮮新統～第四紀更新統の堆積
岩類および更新統の火山岩類で構成される（図 1.2.1.3-26）．関田山地の地質は，下位より菖蒲累層，
東川累層，更新統の魚沼層群天水山累層，上郷累層，外丸部層で構成され，褶曲運動を被っている（五十
嵐ほか，2012; 柳沢ほか，2001）．天水山累層中条川部層より上位の地質ユニットは火山岩類が卓越
している．これらを褶曲運動を被っていない黒岩山，茶屋池，斑尾火山の噴出物が不整合に覆っている．
今回の検討では，褶曲を被った地質ユニットから 4 試料の K-Ar 年代と 2 試料の残留磁気測定，褶曲
した地質ユニットを不整合の覆う地質ユニットから 3 試料の K-Ar 年代測定を実施した．
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図 1.2.1.3-25　関田山地地域の地質図（20 万分の 1 地質図「高田」）( 竹内ほか，1994)

 

図 1.2.1.3-26　関田山地地域の地質断面図（5 万分の 1 地質図「飯山」に凡例を加筆）．

表 1.2.1.3-2　石基濃集試料によるカリウム―アルゴン年代測定結果一覧表．
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表 1.2.1.3-3　残留磁気解析結果一覧表．

検討の結果を図 1.2.1.3-27 に示す．褶曲運動を被っている地質ユニットおよびそれに貫入する地
質ユニットから，約 210 ～ 140 万年前という K-Ar 年代値が得られた．また，残留磁気測定の結果，
層位座標系の方が仮想地磁気極に近いことから，マグマが貫入，固結した後に褶曲運動を被った可能
性が高い．一方，褶曲形成後に噴出した噴出物からは約 120 ～ 60 万年前という K-Ar 年代値が得ら
れた．これらの結果から関田山地の褶曲運動の開始時期については，最も早く褶曲運動が開始した場
合においては海成層である樽田川部層に貫入した前山貫入岩体の固結以降，最も遅く褶曲運動が開始
した場合においても外丸累層の堆積以降で，約 120 万年前までに褶曲運動は終了したといえる．こ
の褶曲形成に関する時間的オーダーは，岸・宮脇 (1996) によって示された新潟県中越地域柏崎市周
辺での褶曲形成史の時間的オーダーと調和的である．

今回の検討の結果，火山岩類が卓越する関田山地地域での褶曲形成における時間的オーダーと火山
活動との時間的関係が明らかになった．一方で，関田山地での火山活動の最盛期と考えられる中条川
部層堆積期以降の期間については，火山活動と褶曲運動が同時に進んでいったのか，あるいは火山活
動の終了後に褶曲運動が発生したのか，つまり，火山（マグマ）活動が地殻変動に与えた影響の有無
については今後さらに検討すべき課題として残されている．
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図 1.2.1.3-27　関田山地地域の層序と K-Ar 年代（五十嵐ほか，2012 に加筆）．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

101

1.2.1.4　沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度化の検討
【実施内容】

我が国における沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度化の一環で基礎となる地質地形デ
ータおよび試料採取を行う．さらに，過去の海面付近に形成された地層の年代を決定し，それを複数
の時代で行うことで相対的な海面変動の復元を行う．以上の成果は原子力規制委員会が作成する概要
調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度化の検討のため，1) 沿岸部に発達する階段状の

海成段丘を漸化式によりモデル化し沿岸域の隆起・侵食速度を導出する手法，2) 沿岸侵食速度と地
質強度の関係を評価するためのマッピング手法，3) 海成段丘の堆積相とその形成年代に基づいた隆
起量評価手法の高度化について，関連する情報を整理するとともに，現地調査および室内実験を通じ
て科学的知見を蓄積し，評価手法の高精度化に係る課題を整理した．

1) 階段状段丘を用いた漸化式による沿岸侵食速度の導出
侵食速度の遅い海岸では観測による沿岸侵食速度の計測は困難であるため，現在の波食棚を完新世

で形成されたと仮定して，侵食速度を求めることがある（例えば Tsujimoto, 1987）．しかし，この
ような解析は隆起や沈降などによる波食棚の上下変動を考慮にいれておらず，信頼性の低い値となら
ざるをえない．日本のような沈み込み帯には完新世の間に非常に急速な隆起が起こる地域がある．こ
のような地域には，海溝型地震に伴う隆起と波食によって階段状の海成段丘地形（図 1.2.1.4-1）が
認められることがある（太田・小田切，1994；宍倉，2003；Maouche et al., 2011）．この階段状
の地形を用いて，隆起してから次の隆起までの形成された波食棚の幅をその形成に必要な時間間隔で
割れば，側方侵食速度が得られそうである．しかしながら，隆起して露出した波食棚が，その後さら
に波で削られ狭くなってしまえば側方侵食速度を過小評価することになるし，逆に隆起し露出した波
食棚の縁まで次の波食が及ばず削り残しができれば波食棚を広く過大評価してしまうことも考えられ
る．そこで，一定の条件を満たす階段状の波食棚を持つ海成段丘の側方侵食速度を導出する単純な漸
化式モデルを開発したので報告する．

図 1.2.1.4-1　房総半島最南端部の模式地形断面図．

G：元禄関東地震による離水ベンチ．T: 大正関東地震による離水ベンチ（宍倉，2003 に基づき作成）．

(1) 階段状海成段丘から側方侵食速度を導出する漸化式モデル
漸化式を導出する上で，以下の 3 点の仮定を置いている．
①波食棚の海側の縁は侵食・後退しないこと（例えば，Challinor, 1949；Trenhaile, 1974）．
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Stephenson(2001) は，波食棚の海側の縁の侵食を観測しようと試みたが，その証拠は見つから
なかったとしている．

②地震に伴う沈降は起こらないこと．
③海水準は一定であること．
以上の仮定に基づくと，地震に伴った階段状の波食棚形成の模式図は図 1.2.1.4-2 のようになる．

なお，t；波食棚の形成年代，Δ x1；現在の波食棚の幅，Δ x2；Δ x’2 の元の幅，Δ x’2；t1 の時に観
測される波食棚の幅，Δ Z1；t2 の時の隆起量，Δ X；観測されるすべての波食棚の幅の合計，とする．

図 1.2.1.4-2　階段状海成段丘の形成過程の模式図．

このモデルでは，Δ x2 の幅が t3 と t2 の間に形成された後，t2 にΔ Z 分が地震性隆起し，t1 まで現
在の波食棚を形成するということになる．この時，波食棚が露出した後，波によって侵食を受けて現
在の波食棚が元の波食棚より狭くなった場合（Case1；Δ x2 ＞Δ x’2）と，侵食をこうむらず見かけ
上現在の方が広くなった場合が考えられる（Case2；Δ x2 ＜Δ x’2）．見かけ上の侵食速度は全波食
棚の幅（Δ X）を形成年代（t1-t3）で割れば得られる．しかし，真の侵食速度は侵食された量や取り
残された量を含んだ真の波食棚の幅（Δ x1+ Δ x2）を形成年代で割らなければならない．Case1 では，
Δ X はΔ x1+ Δ x2 より小さく，Case2 ではΔ X はΔ x1+ Δ x2 より大きくなる．このことは，単に
現在見られる波食棚の幅の合計を形成年代で割っても，侵食速度の過小または過大見積もりをしてし
まうことを示している．

作図した図から幾何学的にΔ X の関係を書き出すと次のような式が書ける．
Δ X = Δ x1 + Δ x’2	 式 1.2.1.4-1
Δ X = Δ x2 + Δ z1/tanθ1	 式 1.2.1.4-2
ここで，θ1 は t2 における海岸線の傾斜である．式 1 と 2 は次のように書き直せる．
Δ x2 = Δ x1 + Δ x’2 - Δ z1/tanθ1　	 式 1.2.1.4-3
式 1.2.1.4-3 はΔ x1 とその他の地形情報が得られていれば，Δ x2 が復元できることを示している．
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この関係式は，次のような漸化式の一般式として書くことが出来る（図 1.2.1.4-3）．
Δ xn = Δ x’n + Δ xn-1 - Δ zn-1/tanθn-1	 式 1.2.1.4-4
そして，Δ xn を形成するときの侵食速度（εn）は，

εn = Δ xn/(tn – tn+）	 式 1.2.1.4-5

図 1.2.1.4-3　開発した漸化式モデルの幾何学図．

(2) 模擬データによるモデルの検討
ここで，Run1 ～ 3 の模擬データ（表 1.2.1.4-1）によるモデルの検討を行う．Run1 は傾斜が一定で，

波食棚の幅も一定，隆起間隔は 200 年とした場合である．Run2 は傾斜が 10° から 15° へ途中で急
になる場合である．Run3 は Run1 の場合を 2 回に 1 回の割合で隆起量を倍にし，それに関連した波
食棚の幅を倍にした場合である．このモデルでは，波食棚の数，波食棚の年代，波食棚の高さ，波食
棚の幅（観測値），そして傾斜角の 5 つの重要な入力パラメータがある．そして，出力値は波食棚の
元の幅と側方侵食速度である．

導出した側方侵食速度を図 1.2.1.4-4 に示す．Run1 の結果は，一定の傾斜角で波食棚の幅を同じ
幅で保つためには，一定の割合で側方侵食速度が減少しなければならない．Run2 は傾斜が 10° の間
では侵食速度は増加するが，15° になると減少に転じる．なお，Run2 の地形条件での侵食速度の増
加が減少に転じる傾斜角の閾値は，11° と 12° の間にあることを確認している．Run3 は，Run1 よ
りも低い侵食速度で始まり，徐々に侵食速度を減少させながら，最終的には同じ侵食速度となった．
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表 1.2.1.4-1　模擬数値計算に用いた入力値および出力値．
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図 1.2.1.4-4　模擬数値計算によって導きだした年代と側方侵食速度の関係．

表 1.2.1.4-2　現地データとそれをモデルに適用して導き出した側方侵食速度．

(3) 現地データへの適用
次に現地データを用いて漸化式モデルにより算出された側方侵食速度の妥当性を検証する．データ

は高知県の足摺岬にある伊予駄場（太田・小田切，1994)；locality 9）と千葉県の房総半島南端の洲
崎（茅根・吉川，1986)；locality I）のスケッチおよび断面図から得た（表 1.2.1.4-2）．両地域の地
形は第四紀完新世の地震性隆起によってできたと考えられている．
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伊予駄場では現在の波食棚の側方侵食速度は 0.001m/yr と計算された．この波食棚を構成する岩
石は，古第三紀漸新世から新第三紀中新世後期にかけての固結した砂岩，礫岩，頁岩の互層である
( 寺岡・栗本，1988)．洲崎では，現在の波食棚では 1.45m/yr，関東大震災で隆起した波食棚では
0.31m/yr という側方侵食速度が計算された．この波食棚を構成する岩石は，後期中新世の火山灰質
砂泥互層である．

(4) 考察
この漸化式モデルでは側方侵食速度が波食棚の形成年代，傾斜，波食棚の幅に依存しており，側方

侵食速度を導き出すためには，地形学的なデータと階段状地形の編年が必要である．
伊予駄場において算出された側方侵食速度は，アメリカやイギリス，ロシアなどで報告されている

古第三紀の堆積岩の侵食速度と大きくは矛盾せず（10-3 – 10-1m/y；Sunamura, 1992），この漸化式
モデルが導き出す側方侵食速度は一定の妥当性があると言える．

洲崎の側方侵食速度（1.45m/yr と 0.31m/yr）は，房総半島の鵜原で波食棚の幅を 6000 年で割
った 0.04 という値に比べて一桁以上大きい．鵜原の波食棚を構成する岩石は新第三紀中新世から鮮
新世にかけての火山灰質砂泥互層である．一方，房総半島最南端に位置する平磯は，同じく鮮新世後
期の火山灰質砂泥互層から構成されているが，現在の波食棚から最も古い波食棚の幅まで単純に足し
合わせた幅が 750m あり，これを最も古い波食棚の年代の 7,000 年で割ると，その側方侵食速度は
0.1m/yr となる．このことから，鵜原の側方侵食速度は過小評価の可能性があると言える．鵜原は上
昇と沈降を繰りかえす地域であることが知られている．例えば，大正関東地震の時は，60-80㎝隆起
したが，元禄関東地震の時は数 10㎝沈降したと考えられている（宍倉，2003）．鵜原では平磯と比
べて階段状の地形が発達しておらず，海食崖の前に波食棚と数段の離水ベンチがあるのみである．し
かしながら，現在の観測では海食崖の後退速度は報告されていない．これは，大正ベンチのような離
水した波食棚が防波堤の役割をして海食崖を削っていないためと考えられる．

Sunamura (1978) や Trenhaile (2002) のようなこれまで提案されてきた数値モデルは，波と崖の
両方の強度の物理的な関係から導かれている．この関係式は，両方の強度のパラメータがいまだによ
くわかっていないことから，侵食速度の絶対値を導き出すことは難しい．対照的に，今回提案した漸
化式モデルはこの力学的関係とは無関係に幾何学的なパラメータと年代値が求められれば，沿岸部の
側方侵食速度を導き出すことができる．このモデルは，海水準が一定と仮定できる地域で，隆起し続
けている場所の側方侵食速度を導き出すツールとしては有効である．今後は，沈降も含めたモデルと
して発展させられれば適応範囲が広がる可能性がある．

(5) まとめと今後の課題
・一定の仮定が成立する条件下で，階段状の海成段丘地形から側方侵食速度を導出する漸化式モデル

を開発した．
・この漸化式モデルは海水準が一定で，隆起し続けているという条件の範囲で適応可能である．
・このモデルを用いれば，例えば房総半島の平磯地域のような階段状の海成段丘をさらに詳細に編年

することで，7,000年間の侵食速度の変遷を導き出せる可能性がある．
・元の波食棚の幅は時間とは独立に求まるので，すべての波食棚が編年されなくても，編年された波

食棚に挟まれた波食棚の元幅の合計について平均側方侵食速度を求めることは可能である．
・今後は沈降も含めたモデルの改良も検討すると適応範囲が拡大すると考えられる．
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2) 沿岸侵食速度の定量評価のための地質強度マッピング手法の検討
物理的な海岸侵食は波の強度が崖の強度を超えると進み，その逆は進まないという特徴がある

(Sunamura, 1992)．このことから海岸侵食による地形変化を予測するためには，波の強度と崖を構
成する岩石の強度の両方の情報を得る必要がある．波の強度は地形など地域によって局所的に異なる
ため，その正確な定量的評価は高い時空間的精度を求められる．一方で，崖の強度は地質によって異
なるが，波の強度よりは時間変化が乏しく比較的評価が容易である．地形変化予測対象地域の地質体
の物理的な強度のマッピングを行うことは，波の強度のパラメータのみを変化させることで数値シミ
ュレーションによって地形変化予測を行うことを可能とする．地質体の物理的な強度は，一軸圧縮強
度試験などを行うことにより，定量的な評価が行われてきた（例えば，星野ほか，2001）．しかしな
がら，サンプルを採取し試験を行う手間がかかり，迅速に強度をマッピングするのには適さない．そ
こで本報告では，岩石の一軸圧縮強度と良い相関をもち（例えば Sunamura, 1992 など），携行に便
利なシュミットハンマーを用いて反発値を計測することにより，岩石強度をマッピングする手法を検
討する．また，強度の弱い堆積物の強度評価を行う目的でシュミットハンマーより打撃力の弱いエコ
ーチップ硬さ試験機を用いた強度測定を行い，シュミットハンマーの反発値と比較検討を行った．さ
らに，シュミットハンマーの点的な測定と露頭規模での強度評価を検討するため弾性波（P 波）速度
の計測を行った．以上を総合して，地質体の物理的強度から沿岸侵食の可能性をマッピングする手法
の検討と提案を行う．

(1) 調査対象地域と地質概要
岩石強度に関係する他のパラメータとの比較を行うため，Tsujimoto (1987) が一軸圧縮強度，波

浪強度，侵食速度を明らかにした地域のうち，東～東北日本の男鹿半島周辺，房総半島，伊豆半島地
域の 11 地点と伊豆諸島新島の 1 地点で，新第三紀～第四紀の堆積層～火砕堆積物などを調査対象と
した（図 1.2.1.4-5，表 1.2.1.4-3）．

地点 1：	 青森県つがる市の七里長浜で，下位は第四紀更新世の鳴沢層の海成砂礫層～凝灰岩
層，泥炭層が露出し，これを砂丘堆積物が覆っている ( 藤井，1966)．

地点 2：	 青森県深浦町の大戸瀬崎で，新第三紀の緑色凝灰岩が波食棚地形をなしている ( 平
山・上村，1985)．

地点 3：	 秋田県男鹿半島の北側の海岸である北浦で，下位を構成している堆積層は鮮新世～
更新世の海成砂礫層（北浦層または脇方層）で，上位を不整合で海成砂層（鮪川
層または MIS ステージ 5c の海成段丘堆積物（潟西層））が覆っている ( 鹿野ほか，
2011)．

地点 4：	 秋田県男鹿半島の南側の海岸である鵜ノ崎で，新第三紀の泥岩・凝灰質シルト岩・
チャート（女川層，西黒沢層）が広い波食棚を形成している ( 鹿野ほか，2011)．

地点 5：	 千葉県房総半島北東端の屏風ヶ浦で，新第三紀の凝灰質の砂泥互層（飯岡層）と
上位の後期更新世の砂泥互層（成田層）で構成される海食崖が広がる ( 宇野沢ほか，
1983)．

地点 6 ～ 8：	 千葉県房総半島の太平洋岸で，新第三紀の砂泥互層が広く分布する．地点 8 の鴨川
市弁天島では一部玄武岩や蛇紋岩などを産する古第三紀の嶺岡層群が露出する．

地点 9 ～ 11：	静岡県伊豆半島南端の下田市周辺地域で主に新第三紀の火山砕屑物（白浜層群）が
露出する ( 角，1958)．内陸では第四紀の火山噴出物に広く覆われている．

地点 12：	 東京都伊豆新島の羽伏浦で向山火山火砕サージ堆積物（886 年 AD）が広く分布し
て海食崖を形成している ( 一色，1987)．
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図 1.2.1.4-5　調査地点位置図．数字は調査地点を示す．
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表 1.2.1.4-3　各地点の地点名，地層名，年代，および岩石物性値．

一軸圧縮強度，平均の崖後退速度およびその導出期間は地点1～11までがTsujimoto (1987)，地点12がSunamura (1987)
による．

(2) 調査手法
シュミットハンマーは，より大きな表面積で岩石の強度を測定できるように直径 30mm のアタッ

チメントを付けた KS 型（プロセク社製）を用いた．これは，従来の N-type を改良したもので，打
撃エネルギーは，N-type と同様の 2.207Nm である．計測は，連打法 ( 松倉・ 青木，2004) を用い
て行い，8 連打以上計測したうち最大 5 打点の平均値を計測値とした．測定誤差テストは KS 型用の
テストアンビルを用い，100 打撃ごとに 1 回の頻度で誤差テストを行い，下向きに 5 回測定しすべ
て 86％の反発値を得た．なお，計測したすべての露頭は湿潤状態であった．

エコーチップ硬さ試験器（Equotip 3，プロセク社製）を用いたリーブ硬さ（HLD）の計測は，イ
ンパクト装置タイプ D を用いて，連打法 ( 青木・松倉，2004) で 5 回計測したうち最大 3 打点の平
均を計測値とした．なお，リーブ硬さ（HLD）とはインパクトボディの打撃速度 (V0) に対する反射
速度 (V) の比に 1,000 をかけた値である．計測は垂直下向きで行い，試料は固結した堆積物について
はこぶし大のブロック 9 試料を，未固結の堆積物については内径 50mm・高さ 51mm (100ml) の採
土円筒で採取した 2 試料を用いた．なお，シュミットハンマーの測定条件と合わせるため，試料は
湿潤状態で測定した．

弾性波（P 波）速度は，OYO 社製のハンディーサイス PS-1 NEO（MODEL-1818）を用い，起振
点と受振点（1ch）間の P 波到達時間を計測した．計測は，テープメジャーにより側線を引き，1m
間隔で1～9mまでの範囲で行った．各打撃点で3回計測した平均値を1打撃点のP波到達時間とした．

(3) 測定結果
シュミットハンマーによる反発値(%)

シュミットハンマーによる反発値（%）の計測は，現地調査において計測対象堆積層が波で侵食を



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

110

受ける部分を，連打法 ( 松倉・青木，2004) を用いて計測した（図 1.2.1.4-6）．なお，今後示す平均
値とは，連打法で計測した値のうち最大 5 打点の平均の値であり，すべて湿潤状態の露頭で計測し
た値である．

第四紀砂岩層は，地点 1（青森県七里長浜）と地点 3（秋田県北浦）で計測し，いずれも低い反発
値を示した．地点 1 に分布する鳴沢層は，細砂～中粒砂で構成され，生痕化石が認められることか
ら下部外浜堆積物であり，平均反発値は 18％であった．地点 3 に分布する脇本層は，上位には傾斜
不整合で鮪川層が覆っており，その上面は平坦で MIS ステージ 5c の面と考えられている ( 鹿野ほか，
2011)．脇本層の計測箇所は細砂～中粒砂質の砂層で，貝殻化石を含むことから，浅海性の堆積物と
考えられる．平均反発値は 23% であった．

第四紀未固結火山砕屑物は，地点 12（東京都伊豆新島）の羽伏浦に分布する火砕サージ堆積物で，
平均反発値は 13% と最も低い値を示した．

新第三紀泥岩層は，地点 4（秋田県鵜ノ崎），地点 5 ～ 7（千葉県屏風ヶ浦，大東崎，鵜原）で計測し，
これらの泥岩の平均反発値は 33-64% と幅広い分布を示した．例えば，地点 4（秋田県鵜ノ崎）の女
川層は固結した泥岩層で平均反発値は 64% であったが，地点 5（千葉県屏風ヶ浦）の飯岡層は軟ら
かい火山灰質泥岩層であり，平均反発値は 33% と低い値を示した．このような観察事実から，固結
度や粒度，構成物の種類などによって反発値にバリエーションが生まれていると考えられる．

新第三紀のやや固結した火山砕屑物は，地点 9 ～ 10（静岡県下田付近）で計測し，平均反発値は
34-50% であった．構成物のガラスは，水和して風化していた．

新第三紀の固結した火山岩である地点 2（青森県大戸瀬崎）の溶結凝灰岩，古第三紀の固結した火
山岩である地点 8（千葉県弁天島）の嶺岡層群の枕状溶岩の平均反発値は，54-59％と高い値を示した．

図 1.2.1.4-6　連打法によって計測されたシュミットハンマー反発値（%）．

エコーチップ硬さ試験機によるリーブ硬さ(HLD)
固結した堆積物試料であるブロック試料については 9 試料中 8 試料はリーブ硬さを計測できたが，

未固結堆積物試料であり採土円筒を用いて採取した 2 試料（地点 2，4）についてはリーブ硬さを計
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測できなかった．未固結堆積物試料の 2 試料はシュミットハンマーの平均反発値が 20 未満である．
試料が計測不可能だった理由は，未固結堆積物試料については，インパクトボディのエネルギーが試
料に吸収されて跳ね返ってこなかったことが原因と考えられる．また，固結堆積物試料であるブロッ
ク試料のうち計測できなかった 1 試料（地点 10）については，試料表面の凹凸が大きく，インパク
トボディの先端が試料の表面と垂直に衝突しなかったためと考えられる．

リーブ硬さが計測された 8 試料について，シュミットハンマーの反発値を横軸に，エコーチップ
試験機で計測した HLD を縦軸にとったものを図 1.2.1.4-7 に示す．この図において，両者は正の相
関を示すが，相関はそれほど良いとは言えない．これは，エコーチップ試験機のインパクトボディの
先端の大きさによるものと考えられる．エコーチップ試験機のインパクトボディの先端は 1㎜なのに
対し，シュミットハンマーのそれは 30㎜である．すなわち，エコーチップ試験機では，試料の表面
粗さや構成物の数ミリスケールの不均質性が計測結果に大きな影響を与える可能性があることを示し
ている．

図　1.2.1.4-7　シュミットハンマー反発値とリーブ硬さ（HLD）の関係．

弾性波（P波）速度(km/s)
P 波の到達時間は，古第三紀～新第三紀の固結岩については正常に計測されたが，未固結堆積物に

ついては起振点が柔らかく起振用ハンマーのトリガーセンサーが正常に作動せず計測できなかった．
計測結果は，新第三紀の堆積岩および古第三紀の枕状溶岩では，受振点までの距離に従って P 波

速度は遅くなる傾向を示した．一方で，地点 9 ～ 11（静岡県下田市周辺）の新第三紀火山砕屑物は
受振点までの距離が離れるに従ってやや P 波速度が増加する傾向を示した（図 1.2.1.4-8）．泥岩お
よび枕状溶岩については，起振点と受振点との間に不連続面（割れ目・亀裂など）や風化部などが挟
まれること，計測区間の距離が増加するにつれて P 波エネルギーが減少することで伝播遅れが生じ
たと解釈できる．火山砕屑物については，P 波が増加する原因はよくわからないが，受振点の近傍に
不連続面や風化部などが存在したため，露頭内部の不連続面や風化部などが少なく部分を通過した P
波の廻り込みにより，見かけ上 P 波速度が速くなっている可能性がある．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

112

図　1.2.1.4-8　P 波伝播速度と起振点から受振点までの距離．

シュミットハンマー反発値を横軸に，縦軸に受信機からの距離 1m の時の P 波速度をとると，比
較的良い相関を示す（図 1.2.1.4-9）．不連続面の影響を受ける P 波速度が，シュミットハンマー反
発値という狭小領域の岩石強度とよい相関を示すこと，特に亀裂密度の高い地点 8 および地点 10 で
も比較的よい相関を示すことは，起振点や受振点の設定において不連続面が密着した地点を計測地点
に選定していることを反映していると考えられる．

図　1.2.1.4-9 シュミットハンマー反発値と P 波速度 * の関係．

* 受信機から 1m 地点での P 波伝播速度と反発値の関係．

(4)シュミットハンマー反発値と一軸圧縮強度との関係
現地で測定したシュミットハンマー反発値と Tsujimoto (1987) が報告した一軸圧縮強度を片対

数グラフに示すと図 1.2.1.4-10 のように比較的よい相関を示す．Irfan and Dearman (1978) およ
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び Bell (2000) による湿潤一軸圧縮強度および斉藤・菊池 (1975) による乾燥一軸圧縮強度とシュミ
ットハンマー反発値との関係を図 1.2.1.4-11 に示す．湿潤状態と乾燥状態の違いがあるが両者は同
様の傾向を示す．しかし，図 1.2.1.4-11 に示された図 1.2.1.4-10 のデータは，既存文献から知られ
ている一軸圧縮強度と反発値の関係からは外れた場所に分布している．その原因として，Tsujimoto 
(1987) が一軸圧縮強度を測った試料と今回のシュミットハンマー反発値を計測した対象試料がやや
異なる可能性がある．その他には，Tsujimoto (1987) の測った試料に亀裂などの不連続面が多く，
一軸圧縮強度として低めの値が計測された可能性が考えられる．

図　1.2.1.4-10　シュミットハンマー反発値と一軸圧縮強度 * との関係．

* 一軸圧縮強度は Tsujimoto(1987) による同一地点の計測値に基づく．

図　1.2.1.4-11　一軸圧縮強度とシュミットハンマー反発値との関係．
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(5) 沿岸部の地質強度および侵食可能性のマッピング手法の検討
地質強度に関するこれまでの検討において，シュミットハンマー反発値と一軸圧縮強度が正の相関

を持つことが改めて確認され，シュミットハンマーはその可搬性を考えると地質強度のマッピングを
行うのに適していると言える．ただし，地質試料のような不均一性を有する試料のシュミットハンマ
ー反発値を一軸圧縮強度に変換するには，一軸圧縮強度の文献値を単純に用いるのではなく，シュミ
ットハンマーの測定に供した試料と同等の試料を一軸圧縮試験して得た値を用いて，使用するシュミ
ットハンマーのハンマー強度（N/mm2）を決めることが望ましい．

侵食可能性については，シュミットハンマー反発値が大きいところは侵食速度が遅く，小さいとこ
ろは侵食速度が速いことが予想される．そこで，Tsujimoto (1987) と Sunamura (1987) が報告した
侵食速度を用いて，横軸にシュミットハンマー反発値，縦軸に侵食速度（m/yr）をとった図を作図
すると（図 1.2.1.4-12），大局的には両者には負の相関があること，シュミットハンマー反発値が増
加するに従って侵食速度が指数関数的に減少することが示唆される．シュミットハンマー反発値と侵
食速度が一義的に決まれば，例えば，シュミットハンマー反発値が最低値（ハンマー強度＝ 0（N/
mm2））の時の侵食速度（最大侵食速度：Xmax）に対する任意の侵食速度 (XR) の比 (XR/Xmax) を
とることによって，反発値を侵食可能性指数に換算することができ，図 1.2.1.4-13 のようなマップ
を作成することが出来る．しかし，図 1.2.1.4-12 (Tsujimoto, 1987) において，同じシュミットハン
マー反発値であっても侵食速度が一桁異なる場合があり，例えばシュミットハンマー反発値が 50 程
度の泥岩層でも，侵食速度が 0.6 m/yr の地点と 0.04 m/yr の地点が存在している．この原因は例え
ば，湿潤膨張歪圧の違いなど，他の岩石物性が起因している場合と，波の強度による場合が考えられ
る．また，侵食速度の低い値は観測値ではなく，現在の波食棚が最近 6,000 年間で形成されたと仮
定して求めた侵食速度である．このことから，特に実観測では求められない侵食速度のデータをいか
に収集するかということが課題として挙げられる．沿岸域において侵食可能性のマッピングを行うた
めには，このような侵食速度の導出の精度の向上と侵食速度を決める他の要因を排除したシュミット
ハンマー反発値－侵食速度図の作成が求められる．

図　1.2.1.4-12　シュミットハンマー反発値と侵食速度の関係．

侵食速度は Tsujimoto (1987) および Sunamura (1987) による．
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図　1.2.1.4-13　侵食可能性マッピングの模式図．

(6) まとめと今後の課題
・シュミットハンマーを用いた岩石強度の評価は，エコーチップ硬さ試験機に比べて，低い強度の反

発値も得ることが出来る．
・エコーチップ硬さ試験機は，数ミリ程度の狭小な部分のリーブ硬さを計測しており，不均質な岩石

や岩体の強度を評価するのには適さない．
・P波速度は、不連続面（割れ目・亀裂など）や風化部などによる岩体強度の低下を評価できるが，

密着した不連続面の評価はできない(遠藤ほか，2009)．また，未固結堆積物などのP波速度測定に
おいては，露頭表面が柔らかいため板などを露頭面に接し打撃するなどの起振方法と，受振点を多
チャンネル化し走時パターンを確認するなどの工夫が必要である(遠藤ほか，2009)．

・シュミットハンマーは，可搬性や一軸圧縮強度の相関の良さ，測定範囲の広さを考えると，地質強
度のマッピングツールとして有用である．

・地質試料のような不均一性を有する試料のシュミットハンマー反発値を一軸圧縮強度に変換するに
は，一軸圧縮強度の文献値を単純に用いるのではなく，シュミットハンマーの測定に供した試料
と同等の試料を一軸圧縮試験して得た値を用いて，使用するシュミットハンマーのハンマー強度
（N/mm2）を決めることが望ましい．

・シュミットハンマー反発値から侵食可能性を評価しマッピングを行うためには，侵食速度の実測値
の不足，岩石強度の弱化を引き起こす要因の評価（例えば，乾湿風化，塩類風化など），場所によ
る波力の差異の排除などの問題を解決しなければならない．
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3) 海成段丘の堆積相と形成年代に基づく隆起傾向評価高度化の検討
沿岸域の長期安定性に影響を与える要素の 1 つである鉛直侵食の可能性を検討するには，過去数

十万年間の隆起・沈降量，およびその空間的傾向や時間による速度変化を評価することが必要であ
る．こうした地殻変動履歴を評価する有効な手法の 1 つに，過去の海面付近に形成された地層・地
形面の年代を決定し，それを複数の時代で行うことで相対的な海面変動を復元し，世界的な海面変動
と比較することがあげられる（例えば，Murray-Wallace, 2002；Ota and Yamaguchi, 2004）．Ota 
(1992) は，日本列島における最終間氷期の海成段丘面の高度分布をとりまとめ，過去約 12 万 5 千年
間における隆起傾向を明らかにした．

従来，テフラを用いた海成段丘面の対比とその高度に基づく隆起傾向の評価が行われてきたが，こ
の手法には次の 2 つの問題点がある．
①対比できるテフラが見られない場合，海成段丘面の年代決定を行えない．特に最終間氷期以前のよ

り古い海成段丘面では，対比テフラの理解が不十分であり，数十万年単位での隆起傾向や速度の時
間変化を論じることが難しい．

②段丘面の高度は過去の海面高度に厳密には一致しない．海成層が堆積後，レスやテフラの集積によ
って海成段丘面が発達するため，段丘面は過去の海面よりも高くなっている．
数万〜数十万年単位の隆起傾向の評価を高精度化するためには，ルミネッセンス年代，地層中の海

面指標，GPS 測量を組み合わせる複合的な手法が有効である．第四紀後半の海成段丘およびその構
成層の絶対年代の決定には，長石を用いたルミネッセンス年代測定が有効である．ルミネッセンス年
代は，放射性炭素年代が使えなくなる 5 万年前以前をカバーし，また普遍的に存在する石英や長石
粒子を用いる手法である．2000 年に石英への可視光励起によるルミネッセンス（OSL）を用いた分
析法が確立されて以来，石英が主に用いられてきた（Murray and Wintle, 2000）が，反面，石英の
OSL はトラップの容量が小さく，ほとんどの場合信号が 10 万年以下で飽和してしまう問題があっ
た．一方の長石の光ルミネッセンスは，赤外線励起により行われてきたが，anomalous fading とい
うルミネッセンス信号のもとになる不対電子の蓄積が漏えいしてしまうことが問題であった．しかし
2008 年に，pIR-IRSL と呼ばれる一度赤外線励起をした後に加熱して再度赤外線励起を行う手順によ
り，anomalous fading の影響が少なく年代測定に有用なルミネッセンスを測定できることが明らか
になった（Thomsen et al., 2008）．さらに，長石の pIR-IRSL は，トラップの容量が石英の OSL よ
りもはるかに大きく，過去数十万年間の年代測定に用いることができる．また，海成段丘構成堆積物は，
堆積相から当時の海面指標を判別することが可能である．この海面指標の高度を数 cm の精度で測定
が可能な VRS-RTK 方式の GPS（渡辺・七山，2010）で測量し，ルミネッセンス年代により年代決
定を行えば，数十万年単位の海面変化，すなわち隆起傾向評価の高精度化につなげることができる．

本課題では，青森県の上北平野の海成段丘構成層を題材に，上記のような長石によるルミネッセン
ス年代測定と海面指標の GPS 測量データを組み合わせた手法を実地に適用することで，隆起傾向評
価の高度化について検討した．

(1) 研究地域とデータ採取地点
八戸市の北約 40km の海岸に沿って発達する最大幅 25km の上北平野は，海洋酸素同位体ステー

ジ（MIS）9 以降の海成段丘が発達し，東北日本では最大級の段丘平野である（図 1.2.1.4-14；宮内，
1985；Miyauchi，1987；桑原，2004）．海成段丘は，最高位より，高位面，七百面，天狗岱面，高
館面，根城面，柴山面と分類される．このうち，地蔵平パミス（約 33 万年前）の分布から七百面は
MIS9 に，Toya，Aso-4 の分布から高館面は MIS5e に，根城面は MIS5c にそれぞれ対比されている
（小池ほか，2005）．上北平野の海成段丘では従来，主に段丘面対比や火山灰層序による研究が行わ
れてきたが（宮内，1985；Miyauchi，1987；桑原・山崎，2001；桑原，2004），横山ほか（2004）
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は，予察的に高館面構成層について堆積相解析を行っており，小河原湖より海側が前浜〜外浜の外洋，
小川原湖より陸側がエスチュアリ〜潮汐三角州の閉鎖的な海域で形成されたことを明らかにしている．

図 1.2.1.4-14　青森県南東部，上北平野の更新世海岸段丘分布図．宮内（1985）を改変．

本課題で地質・地形データを採取した露頭は，七百 1（七百面構成層），根井沼 1・2（高館面構成層），
金糞平 1（柴山面構成層）の 4 地点である．これらの露頭において，地層断面を観察して海成層の上
限を決定し，海成層およびそれを覆う陸成層からルミネッセンス年代測定用の試料を採取した．また，
露頭において，海成層上限を含む地層境界面の標高を VRS-RTK 方式 GPS で測定した．露頭の傾斜
などのために GPS 測定ができない部分は，レーザー測距器と折り尺による測定を組み合わせること
で標高を決定した．露頭の柱状図および写真を，図 1.2.1.4-15，-16，-17 に示す．
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図 1.2.1.4-15　七百 1 地点における七百面構成層の柱状図と試料のルミネッセンス年代．

柱状図左の黒い三角はVRS-RTK方式GPSにより直接標高を測定した層準を表し，白い三角はGPSと折り尺やレーザー測距器
による測定とを組み合わせて標高を決定した層準を表す．柱状図の幅は粒径を表す．

七百 1，根井沼 1・2 では，段丘面を構成する海成堆積物とそれを覆う陸成の堆積物がよく観察で
きたのに対し（図 1.2.1.4-15，-16），金糞平 1 では露出が悪く，段丘表層付近のテフラとレス堆積
物の互層のみが観察できた（図 1.2.1.4-17A）．七百 1，根井沼 1・2 ともに砂質の浅海成堆積物が見
られたが，堆積相の特徴は異なる．七百 1 では，二方向に傾斜する斜交層理を示す砂層が卓越する（図
1.2.1.4-15）．二方向に傾斜する斜交層理は，潮汐による二方向流れを反映しておりエスチュアリ堆
積物に特徴的な構造である．このエスチュアリ堆積物はコンボリューション葉理の卓越するイベント
堆積物様の砂層に覆われ，さらに生物擾乱が卓越した泥質のラグーン堆積物に覆われる．ラグーン堆
積物の上面が海成層の上限で，上位には斜交層理を示す河川砂層と植物根の痕を示す氾濫原泥層が覆
い，さらにレスおよびテフラの互層が覆う．七百 1 における海成層上限と段丘面の標高はそれぞれ，
+53.1 m，+67 m である．根井沼 1・2 の 2 露頭は近接しており，両者で同じような地層が観察さ
れた．根井沼 2 で年代測定用試料を採取した後，工事により露頭が消失してしまったため，柱状図
は根井沼 1 のみを示す（図 1.2.1.4-16）．根井沼 1 の海成層は，低角の斜交葉理や平行葉理を示す細
〜中砂の下部外浜堆積物から，高角の斜交葉理を示す粗砂の上部外浜堆積物に上方粗粒化し，外洋に
面した沿岸域での堆積物の埋積による堆積環境の浅海化を示している．この海成層は，レス，砂丘堆
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積物，テフラに覆われる．根井沼 1 における海成層上限と段丘面の標高はそれぞれ，+18.0 m，+31 
m である．

図 1.2.1.4-16　根井沼 1 における高館面構成層の柱状図．

標高などの表示については図 1.2.1.4-15 と同様．
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図1.2.1.4-17　A．金糞平1における柴山面構成層の露頭と採取試料のルミネッセンス年代．B．根井沼2における高館面構成
層の露頭と採取試料のルミネッセンス年代．

(2) ルミネッセンス年代測定
野外で採取した堆積物試料に対し，post-IR infrared stimulated luminescence　(pIRIR) 法を用い

て堆積年代測定を行った．ここでは，いくつかの種類がある pIRIR 法の中でも，特に安定した信号
が得られると考えられている pIRIR290 法を用いた．ルミネッセンス法では，堆積中に環境放射線に
よって電離させられた電子が正孔と再結合する際に発する蛍光量を測定することで，堆積中に浴びた
環境放射線総量（蓄積線量：De）を求め，その値を一年間に堆積場で試料が浴びる放射線量（年間
線量：dose-rate）で除することで年代を得る．ここでは，粗粒（粒径 180-250 µm）のカリ長石と
細粒（粒径 4-11 µm）の混合鉱物試料を用いた．Anomalous fading の影響が小さいとされる pIRIR
法であるが，Auclair et al. (2003) に従い実際にその影響の度合いを確認した．測定結果は Huntley 
and Lamothe (2001) に従い 2 日後の値に規格化した g2days で示す．年間線量は，放射性元素濃度
（U，Th，Rb，K），含水率，宇宙線量と Adamiec and Aitken (1998) で示された係数を用いて算出
した．なお、粗粒カリ長石に関しては粒子内部に含まれる K からの放射線の影響があるため，本研
究ではカリ長石内部の K 濃度が 10% と仮定した．

野外での年代測定試料の採取は，直径 5cm，長さ 15cm の円筒状プラスチック容器を露頭面に挿
入し，堆積物を容器内部に収めることで行った．採取時に露光した両端 3~5cm は含水率と放射性
元素濃度測定用の試料として使用し，両端を取り除いた露光していない部分の試料は，粗粒法（180-
250 µm）か細粒法（4-11 µm）のいずれかの方法で前処理を施した．粗粒試料は 250 µm 篩分け，
10%HCl 処理，10%H2O2 処理，180 µm 篩分け，重液分離（2.53~2.58 g/cm3）を施すことで測定
に用いる粒径のカリ長石を取り出し，細粒試料は 10%HCl 処理，10%H2O2 処理，沈降法による粒
径分離 (4-11 µm) を施すことで目的の粒径の混合試料を取り出した．測定手順は Thiel et al. (2012)
や Buylaert et al. (2013) に従った．年間線量は，図 1.2.1.4-18 に示すように，試料を小分けして複
数回測定すると結果にばらつきが生じる．その平均値をもってその試料の値とし，標準偏差 1-sigma
を誤差として扱う．測定の結果，試料には多少の anomalous fading が見られたため，g2days の値
に基づいた補正を行い，蓄積線量を求めた．概して，細粒試料の方が蓄積線量のばらつきが小さく（図
1.2.1.4-18），anoalous fading の影響が小さい結果となった．
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図 1.2.1.4-18　蓄積線量の分布．（a）細粒試料，（b）粗粒試料について，それぞれ例を示す．

各試料の蓄積線量（De）を年間線量で割ることにより，堆積年代を求めた（表 1.2.1.4-4，-5）．
ここで得られた年代値は，海成段丘面の対比と整合的である．MIS9（約 34 万年前）に対比される
七百面の七百 1 では，332±31 ka（ka：千年前）および 319±20 ka，MIS5e（約 12 万 5 千年前）
に対比される高館面の根井沼 2 においては，126±7 ka となった．一方で，海成層を覆う陸成層の年
代は，七百 1 で下位より 260±19 ka および 198±8 ka，根井沼 2 で 67±4 ka と，層序と整合している．
段丘面表層付近の陸成層しか確認できなかった金糞平 1 のレス堆積物は，35±1 ka の年代値を示し
ており，MIS5c への対比に整合する．

表 1.2.1.4-4　採取試料の放射性元素濃度と年間線量．
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表 1.2.1.4-5　採取試料の蓄積線量とルミネッセンス年代．

(n1)，(n2) はそれぞれ測定された試料ディスクの数と年代決定に採用されたディスクの数を示している．

(3) まとめと今後の課題
上北平野の海成段丘面の対比と今回得られたルミネッセンス年代値が整合的であることから，ここ

で用いた pIRIR 法は，少なくとも MIS9 までの海成段丘堆積物の年代を求めるのに有効であると考
えられる．上北平野のように段丘の発達がよくテフラの対比が進んでいる地域では段丘面の対比が容
易だが，時代未詳の海成段丘が分布する地域には，pIRIR 法による年代決定が極めて有効だといえる．
また，七百 1 および根井沼 1 の露頭では，海成層上限と段丘面との標高差が，それぞれ 14 m，13 
m であった．このことから，地盤の隆起を高精度で評価するには，段丘面ではなく，地層に見出さ
れる海面指標を用いることが重要だといえる．一方，本年の取り組みにおいて次の課題が見出された．

・細粒試料と粗粒試料との比較では，細粒試料の方が年代測定に好適な性質を示すことが明らかに
なった．こうした傾向が本地域や他地域で一般的なものであることを検証していく必要がある．

・カリ長石試料内部の K からの内部放射線は，年間線量の決定に大きく影響を与えるが，今回は K
濃度を 10% と仮定し計算した．EPMA などにより，ルミネッセンス測定に用いた試料の K 濃度
を直接測定することが可能であり，年間線量を精密に求めるためにそうした測定を行う必要があ
る．

・根井沼 1・2 で観察した高館面構成層においては，最適な海面指標である前浜堆積物が見られ
なかった．これらの地点で海成層の上限は，水深数 m 程度の上部外浜で形成された堆積物であ
り，そこを当時の海面とすると海面高度が過小評価される．この前浜堆積物が侵食される現象は，
MIS5e 後半の海面低下により広範囲で発生した可能性もあり，そのメカニズムについて検討して
いく必要がある．

・高館面（MIS5e），七百面（MIS9）の間に分布する天狗岱面（MIS7）についても整合的なルミ
ネッセンス年代が得られるかどうかについて検討する必要がある．
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1.2.2　火山活動予測手法
【実施内容】

平成 24 年度までに，全岩組成に基づく岩石学的モデルの検討を目的とした全岩化学組成モデル計
算を用いて，日本列島の火山岩を検討する際に必要となる代表的なマントル物質および初生的マグマ
物質に対する解析を行い，島弧火山の岩石学的モデルを構築する際の基礎データ集として取りまとめ
た．その結果から，東北日本の代表的な成層火山に対する岩石成因的モデル化を行い，同一の地下深
部の高温域をマグマ発生の源としつつ，噴出中心の異なる成層火山活動が数万年間隔で交互に発生し
得る事例を示した．

また，長期的な火山活動予測手法として，東北日本の火山噴出物に対し，組成分析と熱力学モデル
計算を行い，マグマの発生を左右するマグマ含水量の推定手法を開発し，東北地方の火山への事例研
究を通じてマグマ含水量の空間分布を調査し，複数の火山の比較によりマグマ発生モデルの改良を行
った．平成 25 年度は，平成 24 年度までに実施された沈み込み帯におけるマグマ活動位置の評価手
法の検討結果を取りまとめるとともに，概要調査結果の妥当性を確認するために必要な調査手法とし
ての適用性を判断する上での課題を抽出する．また，日本列島の長期的な隆起活動と熱水活動の時空
間分布の将来予測を目的として，沈み込み帯におけるマグマ発生とプレート運動に関する最新の地球
物理・物質科学的知見を調査，整理し，課題を抽出する．

1.2.2.1　マグマ活動位置
【実施内容】

マントルの含水量は，温度・圧力・化学組成と並びマグマの溶融量すなわちマグマ発生量を決定づ
ける重要なパラメータの一つである．平成 23 年度に開発したマグマ含水量推定手法を東北日本弧の
複数の火山に適用した結果，沈み込み帯におけるマグマ含水量が，従来の説とは逆に背弧側から前弧
側に向かって増加することが判明した．これにより，東北日本弧のマグマ活動の空間分布がより合理
的に説明できるようになったさらに，平成 24 年度に水素同位体比を用いたマグマ含水量計を用いて
東北日本弧のマグマ含水量の空間分布をより詳細に検討した結果，含水量は背弧から東方に向けて増
加するが脊梁火山帯で極大となり，さらに東方では減ずる可能性も示された．この事は，東北地方の
火山フロントより東側でマグマ活動がない理由となる点で重要であるから，十分検証を行う必要があ
る．しかしながら測定対象火山のうち前弧側のものは，マグマの全岩含水量の推定に必要な結晶度や
マグマ深度に関する情報の把握が不十分であった．そこで，特に前弧側の火山（例えば七時雨山・安
達火山）について岩石学的解析を追加する．平成 25 年度は以上の検討結果と最新の文献調査結果を
とりまとめ，概要調査結果の妥当性を確認するために必要な調査手法としての有用性を判断する上で
の課題を抽出する．以上の検討結果は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるい
は技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
マグマ発生量を決定づける重要なパラメータの一つであるマントルの含水量の島弧横断方向の変化

を調べるため，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) は銭亀火山，七時雨火山，鬼首火
山，鳴子火山，安達火山，榛名火山，肘折火山，妙高火山，大山火山，そして姫嶋火山に対して，産
業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) が提案した，角閃石の水素同位体比を用いたマグマ
の過飽和水分率の推定法を応用した．その結果，フロント側の火山は水に乏しいとする従来の知見と
は逆に，フロント側の火山で過飽和水の分率が高く，背弧側で低くなるという結果を得た．また，マ
グマの含水量は単純に西から東に増加するのではなく，東北日本弧で最も前弧側の青麻恐火山列に位
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置する七時雨火山の過飽和水の分率が再び少ないことを示唆する結果が得られた．しかしながらマグ
マの全岩含水量が等しくとも，マグマ溜まりが浅所に存在する場合には，シリケイトメルトへの飽和
溶解度の圧力依存性により溶存水の一部が飽和するため，深所に存在するマグマよりも過飽和水の分
率が高くなることがある．さらに，マグマ溜まりが深所に存在する場合であっても，結晶化が進行す
ると水がメルトに濃集し ( 主要造岩鉱物である斜長石や輝石にはほとんど水が取り込まれないため )，
過飽和水の分率が増加することがある．このように，角閃石の水素同位体比を用いて推定される過飽
和水の分率は，マグマの結晶度や深度による影響を受けるため，岩石学的検討を追加する必要がある．
そこで本報告では，東北日本弧のマグマ含水量が最前列の青麻 - 恐火山列で減少に転ずるかどうかを
確認するため，七時雨火山の噴出物について，岩石学的検討を追加し，産業技術総合研究所深部地質
環境研究コア (2012，2013) の検討結果と併せてマグマの含水量に基づくマグマ活動位置の評価手法
の妥当性を検証し，課題を抽出した．なお，マグマ含水量推定手法そのものの調査手法としての有用
性等については，1.2.2.3 項で取りまとめを行う．

1) 七時雨火山の岩石学的検討
七時雨火山は東北日本弧の火山帯 ( 背弧から前弧に向かって鳥海帯，森吉帯，脊梁火山列，青麻 -

恐火山列 ) のうち最も前弧側に属する第四紀火山で，脊梁火山列と比べて，より低温でより低い供給
量で特徴づけられる ( 霜鳥ほか，1984)．七時雨火山の噴出物は大滝溶結凝灰岩 (4.6±1.2 Ma(K-Ar
年代；須藤，1982)) を含む基盤を覆って堆積しており，溶岩流が卓越する前期の活動と，軽石流を
放出した中期の活動と，溶岩流や溶岩円頂丘を形成した後期の活動に分けられる ( 石川ほか，1985)．

本報告ではこのうち中期の活動で放出された軽石流堆積物のうち，噴出後の冷却が比較的速いと考
えられるため，斑晶ガラス包有物の保存状態が比較的良好だと思われる，火砕流堆積物の基底部およ
び降下火砕物層から採取した試料について，電子線マイクロアナライザを用いた斑晶と斑晶ガラス包
有物の分析を行った．化学分析の前処理方法は以下のとおりである．七時雨火山の噴出物を超音波洗
浄器を用いて 30 〜 120 分間純水で洗浄後，90℃の恒温乾燥機で一晩かけて乾燥させた．斑晶ガラ
ス包有物の破砕を避けるため，乳鉢などによる破砕操作は行わなかった．水洗後の試料を，開口径が
32，16，4，1，0.7 ミリのふるいで粒度調整し，実体顕微鏡下で本質ガラスの付着した斑晶を選り
分けた．ガラス円盤上に斑晶を単粒子層となるように並べて樹脂で固定し，固定砥粒の研磨シートを
用いて，斑晶平均粒径の半分の高さになるよう切削研磨した．化学分析を行う前に，研磨面のほぼ全
体の反射電子像像を撮影し，斑晶の累帯構造や斑晶ガラス包有物の位置を確認した．

研磨片の化学分析法は以下のとおりである．斑晶鉱物ならびに斑晶ガラス包有物の元素 (Si，Ti，
Al，Fe，Mn，Mg，Ca，Na，K，S，Cl，F) を，地質調査総合センターの電子線マイクロアナライ
ザ (JEOL JXA-8900) を用いて分析した．加速電圧は 15kV，試料電流は 12nA，試料面上における
ビーム径は 4μm，補正計算は ZAF 法によった．ビーム照射直後の 4 秒間に Na の信号を検出するこ
とにより，みかけの Na 量の低下を軽減した．

マグマの熱力学的データの取得方法は以下のとおりである．代表的な肘折火山のマグマ化学組成
( 後述；表 1.2.2.4-3) に対して，MELTS プログラム (Asimow and Ghiorso, 1998；Ghiorso and 
Sack, 1995) を用いた解析を行った．解析範囲は，温度；700-1,400℃ (1℃刻み )，圧力；1-1,600 気
圧（100 気圧刻み），含水量は 0.1，0.5，1.0，2.0，2.5，3.0，3.5，4.0，4.5，5，6，8，10wt%，
酸素分圧は FMQ 〜 FMQ+2 ログユニットとした．これら温度・圧力・含水量・酸素分圧の組み合
せの数は，470 万通りとなる．膨大な数の熱力学的パラメータを整理し，GMT プログラム (Wessel 
and Smith, 1998) を用いて温度・圧力平面上の等高線として表現した．これら化学組成の等高線と，
岩石化学分析により得られた組成を比較することにより，マグマの温度・圧力条件等を把握すること
が可能である (Miyagi, 2010)．
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図 1.2.2.1-1　七時雨火山噴出物の主要元素組成のハーカー図．

A:カルシウム量(wt%)とシリカ量(wt%)．B: カリウム量(wt%)とシリカ量(wt%)．C: マグネシウム量(wt%)とシリカ量(wt%)．
D: チタン量(wt%)とシリカ量(wt%)．黒丸(wr)は全岩化学組成(石川ほか，1985)を示す．黒点は鉱物化学組成を示す．opx: 
斜方輝石の化学組成，cpx: 単斜輝石の化学組成，pl: 斜長石の化学組成，白丸(melt)は斑晶ガラス包有物の化学組成を示す．

七時雨火山噴出物の主要元素組成のハーカー図 ( 図 1.2.2.1-1) によれば，全岩化学組成は鉱物と斑
晶ガラス包有物の間に位置しており，全岩化学組成から鉱物の化学組成が除去されることにより斑晶
ガラス包有物の化学組成の変化を説明できる．ただし，カリウムに関しては ( 図 1.2.2.1-1 B)，カリ
ウム量がほぼ 0 である主要造岩鉱物 ( 斜長石，輝石 ) を全岩化学組成から除去した場合に予想される
メルトの組成変化が，実際の斑晶ガラス包有物よりもカリウムが高い方にずれている．この全岩化学
組成と斑晶ガラス包有物組成との間にみられるカリウム量の食い違いは，北海道の屈斜路火山の噴出
物にも観察される．Miyagi et al., (2012) による屈斜路火山の組成変化モデルを適用すると，七時雨
火山で観察されたカリウムとシリカの組成変化は以下のように解釈できる．「図 1.2.2.1-1 B の wr」
よりも更に低いカリウム量をもつ初生マグマが存在し，結晶分化作用により，「図 1.2.2.1-1 B の
melt」のうち最もカリウムに乏しい分布に沿った組成変化 ( 図 1.2.2.1-2 の青矢印 ) が進行する．石
英の晶出後のメルトの化学組成変化は，石英がシリカに富むため，シリカ量がほぼ一定でカリウム量
が増加し ( 図 1.2.2.1-2 の赤矢印 )，初生マグマあるいは分化途中のマグマが混合する ( 図 1.2.2.1-2 
の橙色破線 ) ことにより，観察された全岩化学組成ならびに斑晶ガラス包有物の化学組成変化が説明
される．このように，カリウム量に富む未知の珪長質メルトを系外から混入させることなく，結晶分
化作用だけで，七時雨火山のカリウムの組成変化傾向を説明することは可能である．このモデルの妥
当性を検証するためには，マグマ物質の起源に関する同位体地球化学的な検討を追加する必要がある．
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図 1.2.2.1-2　七時雨火山噴出物のカリウムのハーカー図の解釈．

図1.2.2.1-1 Bに加筆．星印は検出されていない初生玄武岩．青色矢印はこの玄武岩からの結晶分化を示す．赤色は石英晶出
後の結晶分化を示す．橙色の破線矢印はマグマ混合を示す．

図 1.2.2.1-3　七時雨火山の噴出物のシリカ量 (wt%) の頻度分布図．

全岩化学組成(WR)は12分析，メルトは639点の分析にもとづく．ピークが100になるよう規格化した．赤い棒グラフは全岩
シリカ量(wr；wt%)を示す(石川ほか，1985)．青い折線は斑晶ガラス包有物のシリカ量(melt；wt%)を示す．

七時雨火山の噴出物のシリカ量 (wt%) の頻度分布 ( 図 1.2.2.1-3) において，全岩シリカ量 (wr；赤
い棒 ) は，59wt% 付近にピークを持ち，玄武岩質安山岩〜安山岩に相当する．一方，斑晶ガラス包
有物のシリカ量 (melt；青い折線 ) は 77±4wt% の間に大半が分布し (75wt% と 79wt% 付近にピーク )，
流紋岩質である．一方，全岩カリウム量 ( 図 1.2.2.1-4 の wr；赤い棒 ) は，0.5wt% 付近にピークを
持つ．斑晶ガラス包有物のカリウム量 (melt；青い折線 ) は 0.8wt% 付近にピークを持ち，1 〜 2wt%
のものも少量存在する ( 最高値は 5wt%)．
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図 1.2.2.1-4　七時雨火山噴出物のカリウム量 (wt%) の頻度分布図．

ピーク値が100になるよう規格化したもの．赤い棒グラフは全岩カリウム量(wt%)を示す(石川ほか，1985)．青い折線は斑晶
ガラス包有物のカリウム量(melt；wt%)を示す．

七時雨火山噴出物の磁鉄鉱のアルミニウム濃度は ( 図 1.2.2.1-5)，肘折火山や有珠火山と同等かや
や高い．図 1.2.2.1-5 において右上の分布は，高温・苦鉄質に，左下の分布は低温・珪長質な性質を
示す．よって図 1.2.2.1-5 の分布は，七時雨火山のマグマ温度が，800℃と推定されている肘折火山
の石英安山岩質マグマと比較して高いこと，そして 780 〜 950℃と推定されている有珠火山の流紋
岩〜石英安山岩質マグマと比較して同等か，それよりも高温であることを示す．七時雨火山噴出物の
斜長石の An 組成 ( 図 1.2.2.1-6) の分析結果は約 82(mol%) にピークを持ち，大半は 75 〜 90(mol%)
の間に入るが，40 〜 70(mol%) のものも少数存在する．複輝石温度計により求めた七時雨火山のマ
グマの温度の解析結果の大半は，910 〜 960℃の間に分布するが，950 〜 1,070℃の間にも少数分布
する ( 図 1.2.2.1-7)．

図 1.2.2.1-5　七時雨火山噴出物の磁鉄鉱化学組成分析結果．

横軸は磁鉄鉱のアルミニウム濃度(wt%；鉄の二価三価組成を推定しストイキオメトリー補正済み)．縦軸はマグネシウム／マ
ンガン組成比．灰色の領域は比較のために示した，1663年以降の有珠火山における一連の噴火でもたらされた磁鉄鉱の化学
組成(Usu：東宮ほか，2001；Tomiya and Takahashi, 2005)．黒点は比較のために示した，肘折火山(HjおよびHj clot：山
形県大蔵村)で1万2千年前に噴出した石英安山岩(シリカ66±1.5wt%)に含まれる磁鉄鉱の化学組成(本報告書1.2.2.4-3)項)．
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図 1.2.2.1-6　七時雨火山噴出物の斜長石の An 組成 (mol%) の頻度分布図．

図 1.2.2.1-7　複輝石温度計により求めた七時雨火山のマグマの温度の頻度分布図．

2) 七時雨火山の全岩含水量に関する検討
七時雨火山の噴出物には石英が含まれる．複輝石温度計により求めた七時雨火山のマグマの温度 (

図1.2.2.1-7)の主な範囲である910〜960℃の条件で，七時雨火山のマグマから石英が晶出する温度・
圧力は明瞭な含水量依存性がある ( 図 1.2.2.1-8)．図 1.2.2.1-8 の破線に示した温度・圧力範囲のうち，
全岩含水量が 0.5wt% の場合で石英は晶出する．しかしながら含水量 1.0wt% では約 0.3-3kbar の範
囲で石英が晶出できない，さらに含水量 2.5 〜 5.0wt% では，石英が晶出できる圧力は約 0.3kbar 以
下に限られてしまう．マグマの深度が地下数 km 〜 10 数 km 程度であるならば，七時雨火山のマグ
マの全岩含水量は 0.5-1.0wt% だと考えるのが妥当である．

七時雨火山の噴出物の斑晶ガラス包有物のシリカ量は約 75wt% に頻度のピークがある ( 図
1.2.2.1-3)．複輝石温度計により求めた七時雨火山のマグマの温度 ( 図 1.2.2.1-7) の主な範囲であ
る 910 〜 960℃の条件で，七時雨火山のマグマのメルトのシリカ量には明瞭な温度・含水量依存性
がある ( 図 1.2.2.1-9)．図 1.2.2.1-9 に示した温度・圧力範囲のうち，全岩含水量が 0.5wt% の場合
にはメルトのシリカ量はおよそ 71-73wt% の範囲を示し，含水量 1.0wt% では約 70-73wt% の範囲，
含水量 2.5wt% では約 66-73wt% の範囲，含水量 5.0wt% では約 61-73wt% となる．このことから，
七時雨火山のマグマの全岩含水量は 1.0wt% 以下だと考えるのが妥当である．

七時雨火山の噴出物の斑晶ガラス包有物のカリウム量は約 0.8wt% に頻度のピークがあり，
1-2wt% のものが少量存在し，最高値は約 5wt% である ( 図 1.2.2.1-4)．複輝石温度計により求めた



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

137

七時雨火山のマグマの温度 ( 図 1.2.2.1-7) の主な範囲である 910 〜 960℃の条件で，七時雨火山の
マグマのメルトのカリウム量には明瞭な温度・含水量依存性がある ( 図 1.2.2.1-10)．図 1.2.2.1-10
に示した温度・圧力範囲のうち，全岩含水量が 0.5wt% の場合にはメルトのカリウム量はおよそ 1.5-
2wt% の範囲を示し，含水量 1.0wt% では約 1.2-1.5wt% の範囲，含水量 2.5wt% では約 0.8-1wt%
の範囲，含水量 5.0wt% では約 0.6-1wt% となる．このことから，七時雨火山のマグマの全岩含水量
は 2.5wt% 程度あるいはそれ以下だと考えるのが妥当である．

七時雨火山噴出物の斜長石の An 組成 (mol%) の頻度分布図 ( 図 1.2.2.1-6) は約 82mol% にピーク
を持ち，大半は 75 〜 90mol% の間に入るが，40 〜 70mol% のものも少数存在する ( 図 1.2.2.1-6)．
複輝石温度計により求めた七時雨火山のマグマの温度 ( 図 1.2.2.1-7) の主な範囲である 910 〜 960
℃の条件で，七時雨火山のマグマから晶出する斜長石の An 組成 ( モル分率 ) には明瞭な温度・圧力・
含水量依存性がある ( 図 1.2.2.1-11)．図 1.2.2.1-11 に示した，複輝石温度計により求めた七時雨の
マグマの温度範囲のうち，地下数 km 〜 10 数 km 程度のマグマにかかる圧力範囲 (0.5-3kb 程度 ) に
おいて，斜長石の An 組成は，全岩含水量が 0.5wt% および 1.0wt% では約 62-68mol% の範囲，含
水量 2.5wt% では約 70-76mol% の範囲，含水量 5.0wt% では約 70-84mol% である ( 図 1.2.2.1-11)．
地下数 km 〜 10 数 km 程度のマグマにかかる圧力範囲 (0.5-3kb 程度 ) におけるリキダス近傍の斜長
石の An 組成は，全岩含水量が 0.5wt% では約 76-78mol%，含水量 1.0wt% では約 78-80mol% の範囲，
含水量 2.5wt% では約 83-85mol% の範囲，含水量 5.0wt% では約 85-87mol% である ( 図 1.2.2.1-
11)．斜長石の中のアルミニウムとシリカの拡散は非常に遅く一旦晶出した斜長石の An 組成は融解さ
れない限り保存される．本報告でマグマの温度見積りに用いた輝石中での元素拡散は，斜長石のもの
と比べて早い．複輝石温度計により求めた，七時雨火山のマグマの温度の解析結果の大半は 910 〜
960℃の間に分布するが，960 〜 1,070℃の間にも少数分布する ( 図 1.2.2.1-7)．このような観測事
実は，マグマの温度が時間変化したことを示す可能性がある．すなわち地殻内に注入されたマグマの
温度は 1,100℃程度あったが，マグマ溜まりに長期間滞在する間に輝石が元素拡散を起こし，900 〜
950℃の温度を示したというものである．実際，七時雨火山の斜長石には正累帯構造がみられ，中心
部の An 組成は 75-90mol% だがリム組成は 60-70mol% であることから，噴火前のマグマが比較的
低温だったと考えられる．これに加えて，1,100℃付近の温度では七時雨火山のマグマから石英が晶
出困難であることからも，噴火前にマグマが滞在した溜りの温度は 900 〜 960℃だと考えるのが妥
当である．この考えにもとづけば，1,100℃程度の高温マグマから An 組成が 75 〜 90mol% の斜長
石が晶出し，輝石は一部を除いて，900 〜 960℃の温度で長時間なまされたと解釈できる．その場合，
七時雨火山のマグマの全岩含水量は 1.0wt% 以下だと考えられる．
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図 1.2.2.1-8　七時雨火山のマグマから晶出する石英斑晶量 (wt%) の温度・圧力・含水量依存性．

七時雨火山噴出物の全岩化学組成に対してマグマの熱力学計算ソフトウエアMELTS(Ghiorso and Sack, 1995)を用いて算出
した．横軸は温度を示す．縦軸は圧力を示す．全岩含水量のうち0.5，1.0，2.5，5.0 wt%の例を，それぞれグラフA，B，C，
Dに示した．赤色の破線は，地殻内の地下数km〜10数kmに存在するマグマ溜まりにかかる圧力と，複輝石温度計により求め
た七時雨火山のマグマの温度の主な範囲を示す．
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図 1.2.2.1-9　七時雨火山のマグマのメルトのシリカ量 (wt%) の温度・圧力・含水量依存性．

七時雨火山噴出物の全岩化学組成に対してマグマの熱力学計算ソフトウエアMELTS(Ghiorso and Sack, 1995)を用いて算出
した．横軸は温度を示す．縦軸は圧力を示す．全岩含水量のうち0.5，1.0，2.5，5.0 wt%の例を，それぞれグラフA，B，C，
Dに示した．赤色の破線は，地殻内の地下数km〜10数kmに存在するマグマ溜まりにかかる圧力と，複輝石温度計により求め
た七時雨火山のマグマの温度の主な範囲を示す．
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図 1.2.2.1-10　七時雨火山のマグマのメルトのカリウム量 (wt%) の温度・圧力・含水量依存性．

七時雨火山噴出物の全岩化学組成に対してマグマの熱力学計算ソフトウエアMELTS(Ghiorso and Sack, 1995)を用いて算出
した．横軸は温度を示す．縦軸は圧力を示す．全岩含水量のうち0.5，1.0，2.5，5.0 wt%の例を，それぞれグラフA，B，C，
Dに示した．赤色の破線は，地殻内の地下数km〜10数kmに存在するマグマ溜まりにかかる圧力と，複輝石温度計により求め
た七時雨火山のマグマの温度の主な範囲を示す．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

141

図 1.2.2.1-11　七時雨火山のマグマから晶出する斜長石の An 組成 ( モル分率 ) の温度・圧力・含水量依存性．

七時雨火山噴出物の全岩化学組成に対してマグマの熱力学計算ソフトウエアMELTS(Ghiorso and Sack, 1995)を用いて算出
した．横軸は温度を示す．縦軸は圧力を示す．全岩含水量のうち0.5，1.0，2.5，5.0 wt%の例を，それぞれグラフA，B，C，
Dに示した．赤色の破線は，地殻内の地下数km〜10数kmに存在するマグマ溜まりにかかる圧力と，複輝石温度計により求め
た七時雨火山のマグマの温度の主な範囲を示す．

3) マグマ含水量に基づくマグマ活動位置の評価手法の妥当性の検討
七時雨火山の噴出物についての岩石学的検討から，マグマの全岩含水量が 1wt% あるいはそれ以下

であるという結果を得ており，これは産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の七時雨火
山の角閃石の水素同位体比から推定した結果と調和的である．このことにより，東北日本弧のマグマ
含水量が背弧側から脊梁にかけて増加し，脊梁火山帯で極大となり，前弧側に向けて減少するという
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の仮説が事実として検証され，東北日本の火山フ
ロントより前弧側でマグマ活動がないことを論理的に説明できる．

マグマ含水量に基づくマグマ活動位置の評価手法の妥当性が確認されたことにより，将来のマグマ
の活動位置（火山の発生位置）を予測するためには，地下のマグマやマントルに含まれる水の量の空
間分布を把握することが必要であることが確認できた．
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1.2.2.2　マグマ発生とプレート運動
【実施内容】

沈み込み帯におけるマグマ発生とプレート運動に関する最新の地球物理・物質科学的知見を調査，
整理し，日本列島の長期的な隆起活動と熱水活動の時空分布の将来予測の観点から課題を抽出する．
新規文献データ（平成 24 年度以降に出版された文献のみならず，それ以前に出版されていた未収納
文献も対象）の追加・更新を行う．また，当該研究に不足している分析値を新たに追加する．以上の
検討結果は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的
知見に反映される．

【成果】
地下でマグマが生じるためには，温度・圧力・化学組成の条件が，マントルや地殻のソリダスを越

え，部分溶融をおこす必要がある．温度の上昇，圧力の低下，そして融点を下げる化学物質の添加が，
ソリダスを越えるための条件とされている．沈み込み帯は古く冷たいプレートが入り込む場所である
が，プレートの運動によって受動的に引き起こされるマントルの対流運動が深部の熱いマントルを運
ぶことによる温度の上昇と圧力の低下が見込まれる．これに加えて，プレートが運び込む揮発性成分
( 水 ) がマントルのソリダス温度を低下させる．

Yoshida et al.(2013) による東北日本弧 ( 北緯 40 度線沿い ) の島弧横断方向断面模式図を図
1.2.2.2-1 に示す．東側から低温の太平洋プレートが斜めに沈み込み，その上の楔形マントルの中は
温度や構成物が不均質に分布している．東北日本弧の火山は，東経 140 度付近の 100km 以深から斜
め東方に上昇するマントルの流れの上に存在し，このマントルの上昇と沈み込むスラブに由来する水
が，マグマの発生にかかわっていることが示唆される．

このように，沈み込み帯におけるマグマ活動を理解するためには，マグマの起源物質であるマント
ルの動きと，沈み込むスラブに由来する流体の両方について，知見を深める必要がある．ここでは沈
み込み帯に入り込む流体に関する最近 10 年間の研究の進捗状況と，起源物質マントルに関して産業
技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) が取り組んできた北海道北部の火成活動に関する成果
を述べる．

1) 沈み込み帯に入り込む流体
沈み込むプレートとともに地下に入り込む流体は，プレートや上載堆積物内に間隙流体として存在

する海水やそれらに含まれる含水鉱物のかたちで固定されたものが考えられるが，このうち間隙流体
は比較的浅所で絞り出され，含水鉱物の水が深部に運ばれると考えられている．含水鉱物中の水の由
来としては，2000 年以前は中央海嶺で地下数キロ程度に渡り生じる玄武岩の熱水変質作用が注目さ
れてきた ( 例えば Kawahata et al., 1987；Staudigel et al., 1995)．2000 年以降になって，古い沈
み込み帯にみられる二重深発地震面の成因を説明する観点から，海洋プレートの更に深い部分を含
水鉱物化 ( 蛇紋石化 ) するためのメカニズムが注目されている．二重深発地震面の下側の成因として，
マントルを地下数 10km まで水和させる必要があるが，水和のメカニズムは解明されていなかった．
Kerrick(2002) は蛇紋岩の沈み込みが，沈み込み帯の地震や火山に大きな影響を与えていることと，
プレート上層 50km ぐらいまで相当量の蛇紋石が存在する可能性があることから，海嶺での熱水変
質作用に加えて，沈み込み直前の蛇紋岩化も重要だと指摘した．Ranero et al.(2003) は，沈み込み
直前の「プレートの折れ曲り」とマントルの水和プロセスを結びつけ，中米の沈み込み帯を対象に地
形と物理探査結果を観察し，引張断層が海洋地殻を切り，リソスフェリックマントルまで到達してい
ることと，この断層に沿ってマントルが水和している可能性を指摘した．この断層としては，海嶺拡
大軸付近で形成されたものが再活動しているものと，新たに形成されたものの 2 種類が存在し（再
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活動するケースが多数），脆性領域である地下 30 〜 40km まで到達する可能性があることを示した．
この断層ぞいに水が入ると，マントル橄欖岩と水が 600℃以下で蛇紋岩の安定領域にあるために水和
が進行し，蛇紋岩化する．沈み込む水の量は，蛇紋石の含水量が 13wt% であること，対象地域の地
温勾配予想，断層の間隔，断層両側の蛇紋石化の速度などを考慮することにより，厚さ 30km のマ
ントルの平均含水量が 1.5-15% になると見積られた．このことから，沈み込み帯に供給される水の
大半がこの蛇紋石に由来する可能性が示された．Li and Lee (2006) はカルフォルニアの蛇紋岩化し
た Feather River オフィオライトの主要・微量元素組成を調べ，蛇紋岩化が比較的低温の熱水変質作
用で進行したことを示した．これらの蛇紋岩の主要元素が乱されていなかったことから，変質作用時
の水・岩石比率は小さかったと考え，蛇紋石化は（沈み込む直前の）断層と亀裂に沿っておきたと考
えた ( 図 1.2.2.2-2)．このモデルから考えると，沈み込み帯のマントルに入る水の量は，変質玄武岩
の含水鉱物から予想される量の約 10 倍になる可能性がある．

図 1.2.2.2-1　東北日本弧 ( 北緯 40 度線沿い ) の島弧横断方向断面模式図 (Yoshida et al., 2013)．

地表の黒三角は第四紀火山の位置を示し，地下の色分けは疎密波の速度異常(赤は低速度；青は高速度)を示す．マントルのス
トロンチウム同位体比の空間分布は，地震波速度構造から推定されるマグマ滞留深度と，火山岩のストロンチウム同位体比デ
ータによる．
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図 1.2.2.2-2　オフィオライトの蛇紋岩化が生じたテクトニックセッティングの概念図 (Li and Lee , 2006)．

蛇紋石化は ( 沈み込み直前の ) 断層と亀裂に沿っておきたと考えている．

Iyer et al.(2012) は沈み込み帯のアウターライズの正断層からマントルに入る水の量およびマント
ルの水和度の空間分布を知るために，化学反応を伴なう二次元流れのシミュレーションを行ってい
る ( 図 1.2.2.2-3)．シミュレーションは，ダルシー則，質量保存則，状態方程式，エネルギー保存則，
そして流体の性質 ( 密度・粘性・比熱 )，蛇紋石化反応の速度，水の供給 ( 空隙率依存 )，蛇紋石化に
共なう発熱反応も考慮したものである．その結果，水和は温度依存性があり，温度はプレートの年代
や沈み込みスピードに応じたアウターライズ断層の生成パターンの影響を受けることを示した．蛇紋
岩化に対しては，プレートの年齢と沈み込み速度の影響があり，古くて ( 冷たくて ) ゆっくり沈む場
合に水和の進行が顕著となる．160Ma のプレートでは深度 25km ぐらいまで水和が進行することを
明らかにした．

図1.2.2.2-3 沈み込み帯のアウターライズの正断層に伴う，マントルの蛇紋石化のシミュレーション概念図 (Iyer et al., 2012)．
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図 1.2.2.2-4　蛇紋岩の水素・酸素同位体比 (Sakai et al., 1990)．

黒丸は小笠原，白四角はマリアナ，黒四角は鳥島，その他の蛇紋岩の同位体組成も表示(Oceanic，Ophiolite，Continental 
Lizardite-chrysotile)．

上述した研究は，沈み込み帯の地下への水の主な供給源が，中央海嶺で生じる玄武岩の熱水変質
作用 ( 例えば Kawahata et al., 1987；Staudigel et al., 1995) よりも，沈み込む直前に蛇紋岩化した
マントルであることを示唆している．マントルに取り込まれる水の性質は，中央海嶺と沈み込み直
前とで異なる可能性がある．Sakai et al.(1990) は，伊豆〜小笠原〜マリアナの前弧にある海山の蛇
紋石をその組織から 2 つに分類し ( シアードタイプとメッシュタイプ )，酸素・水素同位体比を分析
し ( 図 1.2.2.2-4)，シアードタイプは δD が -63 ～ -52‰，δ18O が 6.2 ～ 8.2‰．メッシュタイプは
δD が -43 ～ -49‰，δ18O が 5.8 ～ 6.7‰であることを報告している．本報告書の 1.2.2.3 項では，沈
み込み帯のマグマの全岩水素同位体比を -50‰と仮定することにより，複数の観察事実と整合をとっ
た．この -50‰という水素同位体比は，中央海嶺で玄武岩から生じる熱水変質鉱物の値 (-35‰程度；
Kawahata et al., 1987) よりも低いが，前弧海山の蛇紋石の水素同位体比とは調和的である．

なお，沈み込み帯における流体のふるまいに関しては，火山だけでなく，地震活動の理解のために
も注目されている．例えば，流体の存在は有効圧を減少させることにより地震の引き金になると考え
られている ( 例えば加藤，2012)．最近の地震波トモグラフィーにより，水 ( 含水鉱物や流体として )
の分布が明らかになりつつある．片山ほか (2010) は，東北日本と西南日本における火山の分布や噴
出量の明瞭な違いを説明するため，東北日本では冷たい太平洋プレートが沈み込むために水が深部ま
で輸送されるのに対し，西南日本では暖いフィリピン海プレートが沈み込むために水が浅所で放出さ
れるために，マントルウエッジ内の水の分布が大きく異なるとするモデルを提唱した．Seno(2009)
は断層のすべりやすさを支配する間隙水圧について考察し，Byerlee's law（τ=μ(σn−Pw)：ずり応力
＝静止摩擦係数 ×( 法線応力－間隙水圧 )）に λ(pore fluid pressure ratio) という概念（Pw=λ×σn：
間隙水圧＝ Pore fluid pressure ratio× 法線応力）を導入した．その結果，Byerlee's law は，間隙
水圧を含む τ=μ(1−λ)σn という式になり，τ（ずり応力 ) を沈み込み帯のモデルから推定される応力
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と実測応力データとの比較などから，σz( 加重圧 ) を前弧域の地震波速度構造と密度から求め，世界
中のいくつかの沈み込み帯で比較し，場所により Pw( 流体圧 ) の大きさに違いがあることを示した．
Pw(MPa) の値は，四国で 4.8，宮城県沖で 20.1，南バンクーバー島で 18.0，ワシントンで 7.8，ペ
ルーで 14.2，北チリで 15.1，南チリで 16.1 となり，衝突地帯では比較的小さく (λ=0.4)，チリの造
山期ではやや大きく (λ=0.84)，古いプレートの沈み込み帯で大きくなっていた (λ>0.9)．古いプレー
トの沈み込み帯では，間隙水圧を高める作用がある流体が多く供給されるメカニズムがあることを示
すと考えられた．

2) 沈み込み帯のマグマ起源物質
1) で示したように，沈み込み帯には以前の理解に比べて 10 倍程度の大量の流体が入り込んでいる

可能性が，最近の研究から指摘されている．島弧の火成活動は，水がマントルの融点を下げるだけで
なく，上昇する高温マントルの流れにともなう不均質な温度構造を反映した溶融プロセスを経ている
と考えられる ( 図 1.2.2.2-1； Yoshida et al., 2013)．以下では，北海道北部の火成活動とそのマグマ
起源物質を例に，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) などの成果と平成 25 年度に新
たに実施した分析・検討の結果を示す．

(1)北海道北部〜北東部の新第三紀マグマ活動
14Ma から 9Ma にかけての北部北海道での火成活動は，岩石学的・地球化学的特徴と噴出位置

にもとづいて，西部地域 (WZ) と東部地域 (EZ) の活動に分けることができる．紋別・上士幌地溝が，
それらの境界となっている (Watanabe and Yamaguchi, 1988；図 1.2.2.2-5)．西部地域の火山岩類は，
島弧のカルクアルカリ安山岩の地球化学的特徴を持つ．一方，東部地域のものは非島弧のアイスラン
ダイト的な安山岩，チタンに富む玄武岩，そして大量のカルクアルカリ安山岩であることが特徴的
である (Watanabe and Yamaguchi, 1988；Kokubu et al., 1994；Goto et al., 1995；Okamura et 

al., 1995；Ikeda, 1998；Yamashita et al., 1999；Ikeda et al., 2000；Shuto et al., 2004, 2006；
Furukata et al., 2010)．これらとは対照的に，14Ma 以降に噴出した火山岩の地球化学的特性は島弧
的であることを Hirose and Nakagawa (1999) は示している．Yamashita et al (1999) は 9 〜 7Ma
に噴出した玄武岩・安山岩・流紋岩のマグマ成因を研究した結果，それらが千島海盆の形成にともな
う地殻とマントルの動きに対応してアセノスフェアで生じたマグマと島弧地殻との反応によって生じ
たものだと結論した．Ikeda (1998) および Ikeda et al. (2000) も同様に，9 〜 7Ma に北海道北東部
に噴出した玄武岩が，背弧海盆の地球化学的特徴を持つことを示している．より最近の研究において
も Shuto et al. (2004) と Takanashi et al. (2011) は，北海道北東部および南西部に産する 15Ma よ
りも若い玄武岩が，枯渇した特徴をもつストロンチウムおよびネオジム同位体組成を示すことから，
これらのマグマが日本海と千島海盆の形成にともなって北日本の日本海側および北海道北部の大陸的
なリソスフェアの下に，深部から上昇してきたアセノスフェアを起源とする玄武岩マグマが注入した
ことによって生じたとしている．

北海道の北部および北東部の新第三紀マグマ活動に関しては，最近数十年に多量の地球化学デー
タならびに年代測定値が得られている (Goto et al., 1995；Ikeda et al., 2000；Jolivet et al., 1994, 
1995；Kimura and Tamaki, 1986；Kimura, 1981；Komatsu et al., 1989；Maeda, 1990；
Okamura et al., 1998, 2005；Takagi et al., 1999；Takanashi et al., 2012；Takashima et al., 
2006；Watanabe et al., 1995；Watanabe, 1995；Yahata and Nishido, 1995；Yamashita et al., 
1999)．しかしながら，未解明な点も多く残されており，特に重要な課題は，当該地域におけるマグ
マ発生の原因を，①広域的な構造運動の観点から，②マグマの地球化学的タイプ（島弧型か非島弧型
か）の観点から，③マグマの起源物質としてのマントルの性質の違いという観点から，説明すること
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である．
本報告では，北海道北東部の紋別−上士幌地溝帯地域で採取された玄武岩〜流紋岩 ( 以後北見火山

岩類と呼ぶ ) について，ストロンチウム・ネオジム・鉛の同位体組成，その他の地球化学的データ，
広域的な構造運動とその地域のマグマをもたらしたマントル化学組成の時間発展の観点から，検討を
行う．

図 1.2.2.2-5　北海道のテクトニックセッティングと門別グラーベン内における試料採取位置．

北海道周辺のテクトニクスに関しては Takagi et al. (1999) を参照のこと .
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(2) 岩石記載
分析対象の流紋岩～石英安山岩は，ハイアロオフィティック〜ポーフィリック組織を呈し，自形

〜他形で，長径が 1 〜 3 ミリメートルの斜長石斑晶と長径 0.3 〜 1 ミリメートルの斜方輝石を 2
〜 20vol% 含有するほか，稀に角閃石と石英を 2vol% 以下含有する．石基は，ガラス質〜微結晶
90vol% である ( 図 1.2.2.2-6A,B)．

分析対象の安山岩は，ポーフィリック組織を呈し，8 〜 20vol% の斜長石斑晶，2vol% 以下の単斜
輝石，1 〜 5vol% の斜方輝石，そして稀に雲母と角閃石を 0.5vol% 以下含有する．斜長石の形状は
板状である．斜方輝石および単斜輝石は斜長石とともに集斑晶として産する．ハイアロオフィティッ
クな石基には斜長石の微結晶が含まれる ( 図 1.2.2.2-6C,D)．

分析対象の玄武岩は塊状で斑晶を 3 〜 15vol% 含む．それらの内訳は，橄欖石が 1 〜 6vol%，斜
長石が 1 〜 12vol%，単斜輝石が 1vol% 以下である．橄欖石斑晶は他形で，長径が 1 〜 2 ミリメー
トルである．単斜輝石斑晶の長径は 1mm よりも小さく，斜長石斑晶に伴なって産する傾向がある．
斜長石斑晶の多くは自形であり，短辺が 0.1 〜 0.5 ミリメートル，長径が 1 〜 4 ミリメートルの板
状を呈する．石基組織はインターサータル，ポイキリティック，あるいはインターグラニュラーであ
り，斜長石，単斜輝石，鉄チタン鉱物，そして少量のガラスからなる ( 図 1.2.2.2-6E,F)．
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図 1.2.2.2-6　代表的な北見火山岩の薄片顕微鏡写真．

A)とB)：石英安山岩．比較的大きな斜長石斑晶と斜方輝石を含みガラス質石基を有する．C)とD)：玄武岩質安山岩．斑晶に
乏しい〜やや乏しく自形の斜長石を有し，ガラス質石基を有する．E)とF)：玄武岩．斑晶量は多様で比較的大きな橄欖石と斜
長石斑晶をもちポイキリティック〜インターグラニュラーな石基を有する．

(3) 分析方法
主要元素組成は，蛍光Ｘ線法により分析し (Uto et al., 2004)，地球化学標準試料 JB-1a の繰り返

し分析に基づく誤差見積りは ±1.5% である．微量元素組成は，ICP-MS により分析し (Ishizuka et 

al., 2003)，繰り返し分析に基づく誤差は見積もりは希土類元素・ルビジウム・ネオジムでは ±4% 
(2σ) よりも小さく，その他の元素では ±6% よりも小さい．

試料片の新鮮な破片を対象に，ストロンチウム・ネオジム・鉛の同位体組成分析を行った．試料片
は粉砕した後，1 〜 2 ミリメートルの大きさに篩分けられ，超純水中で超音波洗浄器で 30 分洗浄さ
れ，複数回に渡り超純水で洗浄された後に，メノウ乳鉢で微粉化された．イオン交換樹脂による元
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素の分離のために使用された酸および水は，TAMA-Pure AA-10 級である (Hoang and Uto, 2003)．
取り分けられた約 30 ミリグラムの試料粉末は，濃硝酸およびフッ化水素酸 ( 比率は 1：2) で溶解
し，その後再び硝酸を用いて完全に溶解された．鉛とストロンチウムの抽出方法は，Deniel and Pin 
(2001) の手法に基づく Eichrom の Sr-spec 樹脂によった (Hoang and Uto, 2006)．その他の希土類
元素の抽出には，AG50W8X 200-400 樹脂を用い，さらに 0.25 規定の塩酸と LN-resin を用いるこ
とでネオジムを分離した．

ネオジム・ストロンチウム・鉛の同位体比は，地質調査総合センターの熱イオン化方式のマルチコ
レクター質量分析計 VG セクター 54 により分析した (Hoang and Uto, 2006)．鉛の同位体比分析に
おける機器の繰り返し分析誤差は 0.01% よりも小さく，ブランクは 70 ピコグラム以下である．鉛
の同位体比分析における質量分析計内部の同位体分別の補正量は 0.1/amu であり，これは NBS981
鉛同位体比標準物質に対する繰り返し測定に基くものである (NBS981 の 208Pb/204Pb，207Pb/204Pb，
& 206Pb/204Pb の値はそれぞれ，36.570 ±0.022，15.453 ±0.010，16.906 ±0.008；mean，1σ，n 
= 75 である )．

(4) 分析結果
①主要元素および微量元素組成

北見火山岩 ( 玄武岩〜流紋岩 ) の全岩化学組成は，カリウム濃度は比較的高く，ミディアム K カル
クアルカリ岩系に属する ( 例えば Gill, 1981；Arculus, 2003). これらのカリウム量は東北日本弧や (
例えば Kimura and Yoshida, 2006) 北海道東部の火山岩 (Hoang et al., 2011；Miyagi et al., 2012)
と比較しても多いが，同じシリカ濃度で比較した場合，カリウム量は北海道北部〜北東部に散在する
プレート内火成活動に伴なう火山岩 ( 例えば Ikeda et al., 2000；Shuto et al., 2004) よりは低い ( 図
1.2.2.2-7a)．全岩 FeO*/MgO 比は較的低いシリカ量で高くなっている．このことは，ソレアイト的
な結晶分化が生じていることを示している (Miyashiro, 1974) ( 図 1.2.2.2-7b)．玄武岩，安山岩，流
紋岩の間で全岩化学組成は連続的に変化する ( 図 1.2.2.2-8)．このことは，橄欖石と単斜輝石と斜長
石の結晶分化作用がマグマの上昇に伴って生じたことを示しているのであろう．コンドライトで規格
化 ( 例えば Anders and Grevesse, 1989) された全岩希土類元素濃度は，玄武岩，安山岩，流紋岩に
かけて連続的に変化し ( 図 1.2.2.2-9a)，玄武岩から流紋岩が成因的関係を持つことを示唆している．
また，北見火山岩の全岩希土類元素組成は，東北日本弧や北海道東北部の組成とほぼ同じ濃度である
( 図 1.2.2.2-9b)．海嶺玄武岩で規格化 ( 例えば Hofmann, 1988) された北見火山岩の微量元素組成の
パターンは，東北日本弧や北海道東北部のものとよく類似しており，ルビジウム，バリウム，トリウム，
カリウム，そして鉛に強い富化がみられ，ストロンチウムとジルコニウムには中程度の富化がみられ，
そしてニオブとタンタルには強い負の異常がみられる ( 図 1.2.2.2-10a，b)．このような特徴は島弧
のマグマに共通してみられるものであり，沈み込むスラブからもたらされる流体がマントルウエッジ
に混染することが原因だと考えられている ( 例えば Gill, 1981；Ben Othman et al., 1989；Brenan 
et al., 1994, 1995；Kimura and Yoshida, 2006；Hoang et al., 2011；Miyagi et al., 2012)．
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図 1.2.2.2-7　全岩主要元素組成．

(a)カリウムのハーカー図．(b)FeO*/MgOプロット．黒四角で示した北見火山岩は，カリウムのハーカー図においてミディア
ムK(Gill, 1981；Arculus et al., 2002)の組成領域に入り，FeO*/MgO図においてはソレアイト(Miyashiro, 1974)の領域に
入る．比較のため北海道北部および北東部の試料(N&NE Hokkaido；Shuto et al., 2004)，屈斜路火山の試料(Kutcharo；
Hoang et al., 2011)，東北日本弧の試料(NE Japan Arc；Kimura and Yoshida, 2006)も示した．

図 1.2.2.2-8　北見火山岩の MgOwt% に対する CaO/Al2O3 比．

結晶分化作用による組成変化方向を，矢印で示した．三角は玄武岩，四角は安山岩，菱形は流紋岩．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

152

図 1.2.2.2-9　コンドライトで規格化した希土類元素濃度パターン．

(a)：北見火山．(b)：屈斜路火山 (Hoang et al., 2011) および東北日本弧 (Kimura and Yoshida, 2006)．規格化については
Anders and Grevesse (1989)を参照のこと．
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図 1.2.2.2-10　N-MORB( 枯渇した中央海嶺玄武岩 ) で規格化した (Hoffman, 1988 参照 ) 微量元素存在度パターン．

(a)：北見火山(玄武岩，安山岩，流紋岩)．ニオブやタンタルといったハイフィールドストレングス元素に，強い負の異常がみ
られる一方で，鉛には強い正の異常がみられる．(b)：屈斜路火山および東北日本弧（データは図1.2.2.2-9と同じ）．

②ストロンチウム・ネオジム・鉛同位体組成
北見火山岩のストロンチウム同位体比は比較的枯渇した組成をもち，玄武岩から流紋岩にかけて

0.70335 から 0.7039 へと変化する．一方ネオジム同位体比は 0.51290 から 0.51295 にかけて変化し，
ストロンチウム同様に枯渇した組成をもつ．これらの同位体組成は北海道北部および北東部の古い
背弧火山岩類 (Ikeda, 2000；Shuto et al., 2004) や，北海道東部の島弧火山岩 (Hoang et al., 2011)，
日本海海盆の火山岩 (Cousens and Allen, 1991)，そして古第三紀に噴出したシホテアリンのイント
ラプレート溶岩 ( 例えば Okamura et al., 2005) の組成とオーバーラップしている ( 図 1.2.2.2-11a)．
さらに，これらの同位体組成は，エンリッチした特徴をもつ新第三紀に噴出したシホテアリンの火山
岩 (Okamura et al., 2005)，中国北東部の火山岩 (Basu et al., 1991；Tatsumoto et al., 1992)，そ
して日本海の海台や島 (Tatsumoto and Nakamura, 1991) とは明瞭に異なる ( 図 1.2.2.2-11b)．北
見火山岩の鉛同位体比の特徴は，比較的放射起源の同位体が少ないことであり，206Pb/204Pb が 18.25
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から 18.47 の範囲，207Pb/204Pb が 15.46 から 15.55 の範囲，そして 208Pb/204Pb 同位体比が 38.05
から 38.3 の範囲である．これらの鉛同位体比は，北海道東部の島弧火山岩 (Hoang et al., 2011) や
古第三紀のシホテアリンの溶岩 (Okamura et al., 2005) に比べて低いが，中国北東部のもの (Basu 
et al., 1991) や新第三紀のシホテアリンと日本海盆のプレート内火成活動のもの (Tatsumoto and 
Nakamura, 1991；Cousens and Allen, 1991) に比較すると明らかに高い．北見火山岩の鉛同位体
比データは，206Pb/204Pb と 208Pb/204Pb のプロットにおいて直線的に分布する．この分布は北半球に
おける鉛同位体比のリファレンス線 (NHRL；Hart, 1984) とほぼ平行，かつ明瞭に 208Pb/204Pb 比が
高い．206Pb/204Pb と 208Pb/204Pb プロット上の直線は，208Pb/204Pb 比の低い EM1 的な特徴のもの (
中国北東部，シホテアリン，そして日本海 ) と，EM2 的な特徴を持つもの ( 太平洋の堆積物 ) の間に
またがっている ( 図 1.2.2.2-11c)．

図 1.2.2.2-11(1)　北見火山岩のストロンチウム・ネオジム・鉛同位体比．

(a) ストロンチウム同位体比 (87Sr/86Sr) に対するネオジム同位体比 (εNd)．
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図 1.2.2.2-11(2)　北見火山岩のストロンチウム・ネオジム・鉛同位体比．

(a)ストロンチウム同位体比(87Sr/86Sr)に対するネオジム同位体比(εNd)．(b)鉛同位体比(206Pb/204Pb)に対する鉛同位体比
(207Pb/204Pb)．(c)北見火山岩の鉛同位体比(206Pb/204Pb)に対する鉛同位体比(208Pb/204Pb)．比較のため以下のデータも一
緒に示した．東北日本弧の火山岩(NE Japan Arc；Kimura and Yoshida, 2006)，屈斜路カルデラの試料(Kkutcharo；
Hoang et al., 2011)，北海道北部と北東部のイントラプレート火成活動の試料(Ikeda et al., 2000；Shuto et al., 2004)，ロ
シアのシホテアリンの日本海拡大前後の火山岩(Okamura et al., 1998, 2005)，日本海海台の試料(海洋掘削プロジェクトの
サイト797および794のもの；Tamaki et al., 1990；Cousens and Allen, 1991, Tatsumoto and Nakamura, 1991)，太
平洋海膨のN-MORB(Regelous et al., 1999)，インド洋のMORB(Hamelin et al., 1985/1986)，中国東北部の火山岩(Basu 
et al., 1991；Tatsumoto et al., 1992)，太平洋の堆積物(Cousens et al., 1994)，海底玄武岩の同位体端成分のEM1と
EM2(Zindler and Hart, 1986)，北半球のリファレンスライン(NHRL；Hart, 1988)．日本海拡大後の火山岩試料は，中国東
北部のEM1に富む組成領域に向かって伸びた分布し，それらの鉛とストロンチウム同位体比は，日本海拡大前に比べて低いこ
とが特徴である．
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(5) 北海道北東部，北見地域の地下マントル
①北見火山岩のマグマタイプ

北見火山岩のマグマはソレアイト岩系の組成変化を示す ( 例えば Miyashiro, 1974)．北見火山岩
のマグマのジルコニウム濃度とジルコニウム／イットリウム比は高く，図 1.2.2.2-12 上で「イント
ラプレート」の領域に分布し，島弧火山とは明確に区別される ( 例えば Pearce and Norry, 1979)．
北見火山岩のマグネシウム組成は比較的高く ( 図 1.2.2.2-13；Mg# = 100×Mg/ (Mg + Fe2+))，玄武
岩〜安山岩組成のものの Mg# とチタンはイントラプレート火成活動 ( 図 1.2.2.2-13 に示した北九
州 : N. Kyushu intraplate) の領域から海洋島玄武岩 ( 図 1.2.2.2-13 に示した OIB)，島弧火山岩の領
域にまたがって分布する ( 例えば Frey et al., 2000；Hoang and Uto, 2003；Hoang et al., 2011, 
2013；Kimura and Yoshida, 2006)．このように，北見火山岩はイントラプレートの性質を持つ．

図 1.2.2.2-12　北見火山岩のジルコニウム／イットリウム比に対するジルコニウム濃度 (ppm)．

北見火山岩は島弧(Island Arc)の組成領域からイントラプレート(Intraplate；Pearce and Norry, 1979)の組成領域に向かっ
て伸びた分布を示す．比較のために示したデータ(東北日本弧，北海道北部，屈斜路)は，図1.2.2.2-7と同じ試料のものである．
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図 1.2.2.2-13　マグネシウムナンバーとチタン (TiO2wt%) の関係．

マグネシウムナンバーMg#は，100×Mg/ (Mg + Fe2+)で与えられる．北見火山岩は比較的エンリッチした組成領域に分布し，
枯渇した島弧火山岩とは区別される．比較のため以下のデータも示した．海洋島玄武岩(Frey et al., 2000)，太平洋の海嶺玄
武岩(Regelous et al., 1999)，九州北部(Hoang et al., 2013)，高マグネシウム安山岩(Yamamoto and Hoang, 2009)，東
北日本弧(Kimura and Yoshida, 2006)．

②スラブ起源流体の効果と地殻の混染作用に関する考察
北見火山岩にインコンパチブル元素のいくつか ( ルビジウム，バリウム，トリウム，カリウム ) が

比較的多く含まれる理由として，スラブ起源流体の効果と地殻の混染作用の両方が考えられる．地殻
の混染作用は，ストロンチウム同位体比 (0.7033 ～ 0.7039) を大きく変化させうる要因であり，様々
な度合いの混染作用は観測される火山岩のシリカ量とストロンチウム同位体比や，バリウム／ニオブ
比とストロンチウム同位体比との間に正の相関をもたらす．そのような正の相関が，いくつかの北
見安山岩と流紋岩に観察される ( 図 1.2.2.2-14，図 1.2.2.2-15)．先に述べたように，北見火山岩の
インコンパチブル元素の濃度パターンは，東北日本弧や北海道東部の溶岩 ( 図 1.2.2.2-10a,b) ( 例え
ば Kimura and Yoshida, 2006；Hoang et al., 2011) ときわめて類似してしており，このことは島
弧のマグマ発生メカニズムが関与していることを示唆する ( 例えば Takagi et al., 1999；Yamashita 
et al., 1999)．しかしながら，北見火山岩の起源物質であるマントルがスラブに由来する流体によ
って二次的な混染を受けたのか ( 例えば Saunders et al., 1991；Brenan et al., 1995；Staudigel et 

al., 1996；Tatsumi and Kogiso, 1997；Ayers, 1998；Class et al., 2000；Hochstaedter et al., 
2001；Ishizuka et al., 2003；Hoang et al., 2011)，それともスラブに由来する流体がまさにマン
トル溶融の原因であるか ( 例えば Tatsumi et al., 1983；Tatsumi, 1989；Peacock, 1990；Ayers, 
1998；Hochstaedter et al., 2001) の区別をつけることは困難である．バリウムはニオブに比べて
フルイドによって移動しやすいため (Brenan et al., 1994, 1995；Tatsumi and Kogiso, 1997)，も
しもスラブ由来流体がメルトに追加されると，ニオブに対するバリウムの比率を著しく上昇させ
る．バリウム濃度とニオブ／イットリウム比のプロット ( 例えば Kepezhinskas et al., 1997；
Hochstaedter et al., 2001) をみると，北見火山岩の大半と，北海道北東部の背弧火山岩 ( 例えば
Ikeda et al., 2000；Shuto et al., 2004) は，東北日本弧や北海道東部の島弧火山岩と同様に，水に
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富んだ流体の寄与を明瞭に示す分布をとる ( 図 1.2.2.2-16)．

図 1.2.2.2-14　ストロンチウム同位体比 (87Sr/86Sr) とシリカ量 (SiO2 wt%)．

北見火山岩はこのプロットにおいてやや正の相関を示し，結晶分化と混染の複合的な作用が働いたことが示唆される．

図 1.2.2.2-15　バリウム／ニオブ比とストロンチウム同位体比 (87Sr/86Sr) の関係．

北見火山岩の分布は，水に富む流体の付加を示唆する(例えばStaudigel et al., 1996, Kepenzhinskas et al., 1997, Ishizuka 
et al., 2003)．比較のために以下のデータを一緒に示した．東北日本弧(Kimura and Yoshida, 2006)，日本海(Cousens and 
Allen, 1991)，北海道北部および北東部(Ikeda et al., 2000；Shuto et al., 2004)，シホテアリン (Okamura et al., 1998, 
2005)，屈斜路火山 (Hoang et al., 2011)．
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図 1.2.2.2-16　ニオブ／イットリウム比に対するバリウム濃度 (ppm)．

図中の2つの矢印は，マントルの部分溶融時における，メルトの付加による組成変化(Melt；Frey et al., 2000を参照のこと)と，
水に富む流体の付加による組成変化(Fluid；Brenan et al., 1995, Kepezhinskas et al., 1997, Hochstaedter et al., 2001を
参照のこと)を示す．北見火山岩は，屈斜路火山や東北日本弧のものと同様に，水に富む流体の付加を示唆する組成変化をみ
せている．比較のため屈斜路火山および北海道東部の火山岩のデータ (Hoang et al., 2011)を示した．

③北海道北東部の地下のマントルダイナミックス
新生代のシホテアリン，ロシア極東部〜日本海の最北端に位置するサハリン，そして北海道

西部の火成活動は，日本海の拡大 (25-17Ma；例えば Kimura and Tamaki (1986)，Jolivet and 
Tamaki(1992)，Jolivet et al.(1994，1995)) 以前に開始し，拡大中〜拡大後も継続したと考えられ
ている (Okamura et al.，1998，2005；Okamura，2003)．日本海拡大前の 55 〜 24Ma にシホテア
リンおよびサハリンで噴出した火山岩の特徴は，日本海拡大中の 23 〜 15Ma に噴出したソレアイト
や拡大後の 14 〜 5Ma に噴出した橄欖岩玄武岩〜橄欖岩アルカリ玄武岩に比較して，LILE/HFSE 比・
ストロンチウム同位体比・鉛同位体比が高いことである (Okamura et al., 1998，2005；Okamura, 
2003)．これらの火成活動は以下のように解釈されており，3 つのマグマ・テクトニクスの進化ステ
ージから構成される．

( Ⅰ ) 古第三紀の 55-24Ma にわたるユーラシア大陸北東部に沿った活動的な大陸周縁部の火山活動．
( Ⅱ ) 新第三紀初期の 23-15Ma にわたる拡大中の日本海に沿ったシホテアリン・サハリン・日本弧

の火山活動で，島弧マグマの地球化学的特徴をもつもの．
( Ⅲ ) 新第三紀中新世後期〜鮮新世の 14-5Ma にわたるシホテアリン・サハリン・北海道西部の火

成活動で，ほぼ同時に中国北東部で生じたイントラプレートの地球化学的特徴を示すもの (
例えば Basu et al., 1991；Tatsumoto et al., 1992；Zhang et al., 1995；Tatsumoto and 
Nakamura, 1991；Cousens and Allen, 1992；Choi et al., 2006)．

Okamura (2003) が提唱したモデルは，高温でエンリッチした化学組成のマントルアセノスフェ
アが中国北東部の地下を通って日本弧に向かって水平移動したことが，日本海の拡大と，拡大の進
行にともなって変化する地球化学的特徴の原因になったとした (Okamura, 2003；Okamura et al., 
2005)．噴出したマグマの地球化学的特徴が，日本海拡大前の背弧拡大期 ( およそ 30Ma) から拡大後
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( およそ 14Ma) にわたって，エンリッチしたものから枯渇したものへと時間変化した原因は，背弧の
拡大にともなって地下から上昇したアセノスフェアと入れ替わって，マグマの起源物質あるいは混染
物質となる EM2 的な大陸下リソスフェアが薄化したことによると考えられている ( 例えば Nohda et 

al., 1988)．このようなモデルは，MORB の地球化学的特徴を有する均質なアセノスフェアに由来す
るメルトが，リソスフェアを通過して上昇する間に，リソスフェアの年代やタイプに応じて様々な程
度にエンリッチされれることを示唆する．日本海拡大後の 15Ma から現在にかけて北部九州に噴出
した玄武岩の同位体組成は，EM2 的なリソスフェリックマントルの特徴である高いストロンチウム
同位体比と鉛 (206/204) 同位体比を示すものから，EM1 的なアセノスフェリックマントルの特徴で
ある低いストロンチウム同位体比と鉛 (206/204) 同位体比のものへと，時間とともに変化する (Uto 
et al., 2004；Hoang and Uto, 2006；Hoang et al., 2009；2013)．

この EM1 的なアセノスフェリック成分については，日本海海盆，北日本，西南日本にかけて噴出
した日本のすべての玄武岩に対して，同位体地球化学的な影響を与えたと考えられている ( 例えば
Tatsumoto and Nakamura，1991；Okamura et al., 1998，2005；Choi et al., 2006；Hoang and 
Uto, 2006)．東〜南東アジアのアセノスフェリックマントルに含まれる EM1 に富む成分は，インド
洋の MORB 的あるいは DUPAL(Hart, 1984) と類似した地球化学的性質をもつ．この EM1 に富むコ
ンポーネントは，インドがユーラシア大陸に衝突したことに伴なうマントルの流出にともなって，北
部中国大陸地塊 (Sino-Korean craton) の基底部がデラミネーションしたことによって，東〜南東ア
ジアのアセノスフェリックマントルに取り込まれたものだと考えられている (Flower et al., 1998；
Liu et al., 2004，Yang and Liu, 2009；Zhang and Tanimoto, 1993)．

以上の議論は，以下の証拠にもとづいている．
その 1．地震波速度構造の解析にもとづけばこの地域のマントルの温度異常は浅いため，深部から

由来するマントルプリュームが関与するようなモデルは考えにくい ( 例えば Zhang and 
Tanimoto, 1993；Zhao, 2007)．

その 2．EM1 成分の混染には地域差があり，北部中国大陸地塊近傍に位置する中国東部と日本海
では顕著であるが (Basu et al., 1991；Zhang et al., 1995)，北部中国大陸地塊から離れ
た台湾 (Chung et al., 1993；Shinjo et al., 1999) およびインドネシア (Tu et al., 1992；
Hoang et al., 1996) では顕著でない．

その 3．インドとユーラシア大陸の衝突活動の後，中国北〜北東部および韓国では始生代の大陸下
マントルが失なわていることが，マントルの地震波速度トモグラフィー，新生代の玄武岩，
そして古生代のキンバーライトを伴なうマントル捕獲岩から示されている (Basu et al., 
1991；Tatsumoto et al., 1992；Zhang et al., 1995；Griffin et al., 1998；Zheng et al., 
2001；Deng et al., 2004, 2007；Su et al., 2007；Xu et al., 2008；Choi et al., 2008；
Liu et al., 2012)．

Flower et al. (2001) や Deng et al. (2004) は，プレートの衝突にともなうマントルの流出によ
り，EM1 成分に富むアセノスフェリックマントルが東〜南東アジアの下に広がりうるか，またスラ
ブのロールバックや海盆の移動の原動力となりうるかについて検証している ( 例えば Tatsumi et al., 
1989；Flower et al., 2001；Hoang and Uto, 2006)．
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図 1.2.2.2-17　北見火山岩の鉛同位体比 (206Pb/204Pb) に対するストロンチウム同位体比 (87Sr/86Sr)．

比較のために示したデータは図1.2.2.2-11のものと同じ(シホテアリン，日本海拡大前後の火山岩，中国東北部，日本海の
島と海台，屈斜路火山，東北日本弧)．堆積岩のデータは海洋掘削プロジェクトの579と581(EM2的)のものである(例えば
Cousens et al., 1994)．安定大陸下のマントルの組成はシホテアリン地塊と中国東北部の玄武岩および捕獲岩(EM1的)を
用いて内挿した(例えばBasu et al., 1991；Tatsumoto et al., 1992；Zhang et al., 1995)ものであり，端成分AおよびBi(i
は1,2,3,4,5,6,7)の間で混合が起きた場合の計算結果を点線で示してある．EM1と EM2 の値はZindler and Hart (1986)
から得た．東太平洋海膨の値(例えばRegelous et al., 1999)を枯渇した中央海嶺玄武岩(MORB)だとみなした．混合計算に
用いた端成分(EM1, EM2, N-MORB)のストロンチウム同位体比(87Sr/86Sr)；ストロンチウム濃度(Sr ppm)；鉛同位体比
(206Pb/204Pb)；鉛濃度(Pb ppm)の値は，それぞれ，EM1では0.707；180；17.00；17，EM2では0.710；180；18.75；
17，N-MORBでは0.70265；20；18.20；0.05とした．

ストロンチウムと鉛 (206/204) のプロット（図 1.2.2.2-17）に示したように，これまでに観察さ
れた広域的な上部マントルの同位体組成の特徴は，3 つの端成分マントルが関わる 2 つの単純な混合
プロセスによって説明することができる (Hoang et al., 1996；Hoang and Uto, 2003，2006)．

( Ⅰ ) 様々な割合で N-MORB 的マントルがエンリッチするプロセス ( 枯渇した MORB と HIMU(
例えば Zindler and Hart, 1986；Hart et al., 1992) との混合により生じる )．

( Ⅱ ) アセノスフェア ( あるいは生じたメルト ) が，地殻起源の EM2 に富む成分と混じるプロセス．
また，これらのプロセスにかかわる 3 つの端成分は以下のように定義することができる．
(a)：混染を受けていないアセノスフェアの成分．
(b)：北部中国大陸地塊の噴出岩 (Basu et al., 1991；Tatsumoto et al ., 1992；Zhang et al. 

1995) にみられる EM1 的成分，
(c)：深海掘削プロジェクトのサイト 579 および 581 にみられるような，EM2 的な地殻物質 ( 例え

ば Cousens et al., 1994)．
混染を受けていないアセノスフェアの端成分としては，東太平洋海膨 13°30′N の N-MORB の値

を採用した (Regelous et al., 1999)．図 1.2.2.2-17 の線 (A) は，上に述べた混合に先立って，東ア
ジアのアセノスフェアが，リソスフェリックな EM1 的な成分 (Basu et al., 1995；Zhang et al., 
2005) の混染を受けるプロセスを示しており，その後 B1 〜 B7 に示した混合線に沿った組成変化を
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する．東アジアのアセノスフェアの地球化学的特徴は，EM1 の混合を受けた N-MORB 的マントルが，
EM2 的な堆積岩由来のメルトあるいはスラブ由来の流体によって小規模に改変をうけたものだと解
釈することができる．

以上の議論にもとづけば，55-24Ma に噴出したシホテアリンとサハリンの玄武岩に加えて，北見
と屈斜路を含む日本の大半の噴出岩は，N-MORB 的なマグマ起源物質に，EM2 的物質の付加前に，
0.2 〜 1% 以下の EM1 的成分が混合したものだと解釈することができる．これに対して，14-5Ma
にわたるシホテアリンとサハリンの玄武岩は，中国北東部の溶岩に類似した同位体比のパターンを示
していることから，N-MORB 的なマグマ起源物質に，0.5-1.5% の EM2 的なマントルと，1-5% の
EM1 的な成分を混合したものだと解釈することができる ( 図 1.2.2.2-17)．先に述べたように，日本海，
西部北海道，北部九州，そして西南日本では火山岩の地球化学的特徴が時間とともに，より EM1
的成分に富む方向へ変化した ( 例えば Nohda et al., 1988；Tatsumoto and Nakamura, 1991；
Cousens and Allen, 1992；Okamura, 2003；Hoang et al., 2013) ことから，これらの地域に固有
なアセノスフェリックマントルの特徴は EM1 的であると考えられる (Hoang and Uto, 2006)．

12-2Ma に活動した北海道西部や日本海地域の火山岩の同位体組成が時間とともに変化したのに対
し，北見地域および北部北海道のイントラプレート火山岩の同位体組成は，時間変化に乏しい ( 例え
ば Tanagi et al., 1999；Ikeda, 2000；Shuto et al., 2004)．この観察事実は，北海道北部および北
東部の地下のマントル化学組成が，少なくとも過去 14Ma に渡り変化しなかったことを示唆する．

(6) マントルの溶融メカニズム
北海道北東部 ( 北見地方を含む ) の玄武岩に観察されるイントラプレート的な地球化学的特徴を，

Ikeda et al. (2000) は千島海盆の拡大にともなう背弧拡大のテクトニックセッティングを反映したも
のだとした．千島海盆は漸新世の初期 (32Ma；Kimura and Tamaki, 1986) に拡大を開始し，中新
世の後期 (9– 7Ma；Takeuchi, 1997；Ikeda et al., 2000) に拡大を停止し，それ以降千島海盆の活
動は停止したと考えられている (Kimura and Tamaki, 1986；Baranov et al., 2002a，b)．日高地
方における島弧の火山活動は，太平洋プレートの沈み込みに伴なうものであり，17-16Ma には活動
が終了したと考えられている (Maeda, 1990)．このことは，千島海盆が 17-16Ma よりも前に日高の
近くに存在していたという可能性を否定する．千島海盆は，17-16Ma よりも後に，先千島弧が南方
へと後退することに伴なって，先千島弧とオホーツクのブロック間に生じた可能性がある (Maeda, 
1990)．日高山脈の東側に沿った島弧のマグマ活動が停止した原因は，千島海盆の拡大により太平洋
プレートが南側に後退することに伴った可能性がある (Maeda, 1990)．15Ma に A-type 花崗岩が北
海道中央部に生じたことは，紋別上士幌地溝が生じたのと同時期の，引張場によるものだと考えられ
ている ( 例えば Yahata and Nishido, 1995)．Maeda (1990) はこの引張場の原因を，日高の海溝に
沿って横すべり運動をしたために後退した先千島弧が，太平洋プレートに乗り，プレートが沈んだこ
とによると考えた．

北海道北部および東部の火成活動に関する一般的な解釈は，以下のテクトニックイベントのいずれ
かに関連づけられている．

①太平洋プレートの沈み込み角度が増加したことに伴なう，アセノスフェリックマントルの上昇
(Watanabe, 1995；Wang and Zhao, 2005；Miller et al., 2006)．

②ユーラシアプレート，オホーツクプレート，そして太平洋プレートの衝突に伴なう高温なアセ
ノスフェアの移動 (Okamura et al., 1998，2005；Kimura and Tamaki, 1986；Jolivet et al., 
1994)．

③千島弧の発達にともなう背弧拡大 (Maeda, 1990；Goto et al., 1995；Yamashita et al., 1999；
Ikeda et al., 2000；Kimura and Tamaki, 1986)．
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上述したように，北海道北部および北東部の下のマントルの同位体組成は，14Ma 以降変化してい
ない ( 図 1.2.2.2-17)．この観察事実は，この地域の下のマントルは，北海道西部・シホテアリン・
サハリンに比較して，ユーラシアとオホーツクの衝突にともなって水平移動したアセノスフェアの
影響をあまり受けていないことを意味するのであろう (Okamura et al, 1998；2005；Flower et al., 
1998；2001)．したがって，上記のケース②は，無視できる．千島海盆の拡大時期は 16-9( 又は 7)
Ma とされている ( 例えば Kimura and Tamaki, 1986；Maeda, 1990；Ikeda et al., 2000)．仮に，
中新世における北海道北部および北東部の火成活動が，この拡大テクトニクスに関連していると考
えるならば，拡大時にみられた火成活動と，7Ma よりも若い時代に生じた火成活動の関係の説明が
困難になる (Takagi et al., 1999；Takanashi et al, 2012)．したがって，上記のケース③は説得力が
十分とは言えない．太平洋プレートは日本弧に対してはほぼ垂直に沈み込んでいるが，千島弧に対
しては斜めになっている．その結果，およそ 12Ma 以降に島弧と島弧の衝突が生じている (Kimura, 
1996)．Katsumata et al (2003) は，この衝突部の周辺で生じた深部地震の震源分布をイメージング
した結果，島弧と島弧の衝突点付近で太平洋プレートの沈み込み角度が変化する地点の周辺に，プレ
ート内地震のクラスターが存在することを見出した．このクラスターは，北緯 42.5 度東経 143.5 度
の深度 50 から 110km に存在し (Katsumata et al., 2003；Miller et al., 2006)，急激な角度の変化
により生じたスラブの引き千切りが生じていると考えられた (Katsumata et al., 2003)．この地点で
は，地震波の低速度異常も観測されており (Wang and Zhao, 2005；Miller et al., 2006)，この低速
度異常域が複数の火山が存在する北海道中央部に向かってマントル上部に述びていることから，こ
の低速度異常がマグマの発生に関連していると考えられている (Miller et al., 2006)．このスラブの
裂け目の上に生じた低速度異常域は，12Ma に起きた島弧と島弧の衝突後すぐには生じない ( 例え
ば Watanabe, 1995；Kimura, 1996；Katsumata et al., 2003；Wang and Zhao, 2005；Miller et 

al., 2006)．仮に衝突後すぐにアセノスフェアが上昇してマグマを生じさせたとしても，12Ma より
前に北見地域で火成活動があったという事実をうまく説明することはできない ( 例えば Ikeda et al., 
2000)．マントル橄欖岩の融点を低下させてマグマを生じさせる要因としては，温度の上昇，圧力の
低下，そして揮発性成分 ( 特に水に富む流体 ) の付加が挙げられる ( 例えば Kushiro, 1968；Green, 
1972；Mysen and Boettcher, 1975)．新生代に北海道北部および北東部 ( 北見地域も含む ) に噴出
した火山岩の年代は 14 から 2Ma に渡り，それらの地球化学的特徴には時代変化が認められない ( 図
1.2.2.2-11)．

以上の議論により，北海道北部と北東部では，マントルがこの期間に渡り孤立していたこと
(Hirose and Nakagawa, 1999；Tanagi et al., 1999；Yamashita et al., 1999；Hoang et al., 2011
の図 10 と 11)，太平洋プレートからもたらされた水に富む流体とアセノスフェアの上昇がマントル
の溶融を引き起こしたことが結論づけられた．しかしながら，千島海盆の拡大と火成作用の関係は不
明である．

(7) まとめ
新生代の北海道北東部，北見地域では，12Ma から 2Ma に渡り火成活動が生じ，プレート内ソレ

アイト玄武岩，安山岩，そして少量の流紋岩と石英安山岩が噴出した．これらは，ニオブとタンタル
に枯渇し，LILE と PB に富む，島弧マグマの地球化学的特徴をもつ．

これらの玄武岩〜珪長質岩のストロンチウム・ネオジム・鉛同位体組成は，N-MORB 的に枯渇し
た特徴を示し，現在の千島弧および北海道東部の火山岩の特徴と共通する．この地球化学的特徴は
12-2Ma に渡り変化がなく，北海道西部，シホテアリン，そして日本海に噴出した火山岩とは明瞭に
区別することができる．

北見火山岩の地球化学・同位体組成が長期に渡り変化しなかった事は，北見の地下のマントルが長
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期に渡り隔離され，中国北東部からのアセノスフェアの注入を免れていたことを意味する．
北見火山岩がプレートの沈み込みに関係する地球化学的特徴を示すという事実は，太平洋プレート

の沈み込みによってもたらされた水に富む流体が付加したことと，熱いアセノスフェアが上昇したこ
とによってマントルが融解したことを示している．
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1.2.2.3　マグマ含水量推定手法の高度化
【実施内容】

平成 24 年度までに開発した，水素同位体比を用いるマグマ水量推定手法は，マグマのバルク水素
同位体比を一定と仮定している．もしもマグマのバルク水素同位体比に地域分布があると仮定不成立
となり，本手法で推定されるマグマ含水量の確度が低下する．そこで産総研が所有するいくつかの島
弧火山岩について水素同位体比の追加測定を行うことにより，マグマ含水量推定手法の信頼性を向上
させる．以上の検討結果は，マグマ活動位置の評価手法の検討に取り込まれ，原子力規制委員会が作
成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
水は，マグマの物性 ( 融点，密度，粘性，結晶度など ) を大きく変化させる．マグマに含まれる

水の量とその分布の把握は，噴火現象の地域変化の理解や，広域的な応力に対する地殻変動の位置
や様式の理解につながる．技術の進歩により直径数〜数百 μ の局所分析が可能になり，噴火前のメ
ルトの含水量を保持していると考えられる斑晶ガラス包有物の含水量が豊富に報告され (Bacon et 

al., 1984；Anderson et al., 1989；Dunbar et al., 1992；Miyagi et al., 1995；Roggensack et 

al., 1997；Wallace et al., 1999；Roggensack et al., 1996；Borisova et al., 2005；Saito et al., 
2001；Shaw et al., 2010)，沈み込み帯の火山のメルト含水量は，マグマ溜まりの深さ ( 例えば地下 
10km) で水に飽和するほど多量である，という事例が数多く示されている．マグマが水に飽和した
後のメルト含水量は水の飽和溶解度に等しく，マグマの全岩含水量を反映しないため，全岩含水量を
見積るための手段の開発が必要となる．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) は，角閃石の水素同位体比を用いたマグマの過
飽和水の分率の推定法を考案し，これを東北日本弧のフロントと背弧側の火山に応用した結果，従
来の知見とは逆に，フロント側で含水量が高く背弧側で少なくなるという結果を得た．この知見は，
噴火現象の地域変化の理解や，広域的な応力に対する地殻変動の位置や様式の理解を大きく前進さ
せるものであるから，十分な確認を行う必要があった．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア
(2013) は，角閃石の水素同位体比分析値を増加させ，東北日本弧のマグマの全岩含水量は，背弧側
から前弧側に向かって増加することを再び確認し，東北日本弧の最前列では再びマグマの含水量が減
少する可能性を見出した．この知見は，火山フロントよりも前弧側に火山が存在しない理由の鍵とな
るものである．本報告書 1.2.2.1 項においては，火山フロントの前弧側に位置する最前列の火山であ
る七時雨火山に対して岩石学的データの検討と熱力学解析を行い，七時雨火山ではマグマの含水量が
減少することを確認した．本項では，マグマ含水量推定法の原理を概説し，実火山への適用結果によ
る検証を行い，またマグマの水素同位体比の地域分布の検討を行い，最後にマグマ含水量推定手法の
調査手法としての有用性とその課題について検討する．

1) マグマの全岩含水量推定法の原理
マグマの全岩含水量は，マグマを構成する相の間に分配されている水を，すべて合計したものに等

しい ( 式 1.2.2.3-1)．
	

式 1.2.2.3-1

ここで，TW；全岩の水の量，AW；過飽和水の量，DW；メルト中に溶解した水の量，MW；鉱物中
の水の量である．マグマ全体に対する過飽和水量，メルト中に溶解した水の量，鉱物中の水の量をそ
れぞれ XA，XD，XM とおくと，AW，DW，MW は以下のように書ける．
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式 1.2.2.3-2

これらは，それぞれの相の「量」にそれぞれの相の「水の濃度」を乗じることにより算出できる．
例えば，過飽和水 (AW) の水の濃度は 100% であるから，過飽和水の量に 1 を乗ずる．メルトの含水
量 (DW) は様々な値を取りうるが，斑晶ガラス包有物で観測された量か，あるいはマグマの圧力と飽
和含水量の関係から推定した値に，メルトのモード ( 重量 ) を乗ずることで算出する．例えば，地下
8km 程度 (2kbar) の場合はメルトの飽和含水量は約 5wt% であるから，0.05 を乗ずることで DW の
量を算出する．鉱物の含水量 (MW) は鉱物の種類により異なる．たとえば角閃石の含水量は約 2wt%
であるから，角閃石のモード ( 重量 ) に 0.02 を乗ずことで MW の量を算出する．同様に黒雲母は約
4wt% であるから 0.04 を乗じ，輝石や斜長石は約 0wt% であるから無視する．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) はこの AW と DW の比率を，以下の式 1.2.2.3-3
〜式 1.2.2.3-5 により，水素同位体比組成の質量保存式で表現した．

	 式 1.2.2.3-3

ここで，δT；マグマの全岩水素同位体比，FA・FD・FM；マグマ水に占める過飽和水・メルト中に
溶解した水・鉱物中の水の分率である．マグマの水素同位体比は，これら 3 つの相に含まれる水の
水素同位体比の加重平均値に等しい．これらのうち FM は，無視できるほど少ないから 0 と近似する．
その場合，溶存水 FA と過飽和水 FD(=1-FA) の比率は式 1.2.2.3-4 のようになり，これを解けば過飽和
水の量 (XA) は式 1.2.2.3-5 のようになる．

	 式 1.2.2.3-4

	 式 1.2.2.3-5

δA と δM の間の分配係数 (15‰ ) は Suzuoki and Epstein (1976) により，δA と δD の間の分配関
数 (-30‰ ) は Dobson et al., (1989) により，実験的に求められている．各相の水素同位体比が平衡
だと仮定し，式 1.2.2.3-3 に各相間の水素同位体比分配係数を代入することにより式 1.2.2.3-6 が得
られる．これを解くと過飽和水の分率 (FA) は式 1.2.2.3-7 のとおりである．

	 式 1.2.2.3-6

	 式 1.2.2.3-7

マグマの全岩含水量 (XA+XDCH2OD) は，式 1.2.2.3-5 と式 1.2.2.3-8 から，
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式 1.2.2.3-8

のように求まる．式 1.2.2.3-8 の右辺にある変数は，全岩水素同位体比 (δT)，鉱物の水素同位体比
(δM)，メルトの量 (XD)，そしてメルトの含水量 (CH2OD) である．このうち全岩水素同位体比 (δT) は
未知であるが，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) および産業技術総合研究所深部地
質環境研究コア (2013) では -50‰とした．鉱物の水素同位体比 (δM) は分析可能である．メルトの量
(XD) は噴出物のモード組成の解析などから得られる．メルトの含水量 (CH2OD) は斑晶ガラス包有物の
分析などから得られる．なお，過飽和水「XA」は岩石試料の化学分析値に新たに加わる成分であるから，
噴出物の化学組成に加算すると分析値の合計が 100% を越えるので，過飽和水も加えた状態で 100%
に再計算する必要がある．

図 1.2.2.3-1 は，観測される角閃石の水素同位体比に対して，ある条件のもとで式 1.2.2.3-8 から
算出される全岩含水量の関係を示したものである．メルトの含水量は 2 あるいは 3wt% とし，メル
ト量は 40wt%，マグマの全岩水素同位体比は -50‰とした．角閃石の水素同位体比が高いときには
全岩含水量は低く，水素同位体比が低いと全岩含水量が高くなることがわかる ( 図 1.2.2.3-1)．また，
メルトの含水量が高いときには，全岩含水量も高くなる ( 図 1.2.2.3-1)．

図 1.2.2.3-1　角閃石の水素同位体比と全岩含水量の関係．

式1.2.2.3-8から算出される全岩含水量の関係を，メルトの含水量が2wt%あるいは3wt%，メルト量が40wt%，マグマの全岩
水素同位体比が-50‰の場合について示した．

2) 角閃石の水素同位体比を用いる全岩含水量計の検証
肘折火山では，本項とは独立に，岩石学的・熱力学的手法によりマグマ溜りの温度，圧力，結晶度，

そして全岩含水量が見積られている ( 本報告 1.2.2.4-3) 項 )．図 1.2.2.3-1 では単純化のためにマグ
マの結晶度を 60% に固定したが，実際には結晶度もメルト含水量も深度の関数で大きく変化する．
例えば地下 0.4km と 4.0km の圧力下での結晶度は，それぞれ 99wt% と 65wt% と見積られており，
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大きな深度依存性がある ( 本報告 1.2.2.4-3) 項 )．そこで式 1.2.2.3-8 に，深度とともに変化する結
晶度 ( 本報告書の表 1.2.2.4-4 の solid wt%) を与えた場合に，観測された角閃石の水素同位体比 (-52
〜 -61‰，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012，2013) が示す全岩含水量を，独立の手
法で見積もられた肘折火山の全岩含水量 (2.5wt%，本報告 1.2.2.4-3) 項 ) と比較した ( 図 1.2.2.3-2)．

その結果，2 つの独立した見積り結果は調和的であることが判明した．具体的には，図 1.2.2.3-2
の黒丸と赤線の位置が調和的である．黒丸は，角閃石の水素同位体比と式 1.2.2.3-7 から求まる過飽
和水分率 (FA) が，MELTS で求めた過飽和水分率と一致する，深度と全岩含水量の条件である．一方
赤線は，1.2.2.4-3) 項で見積もられた肘折火山の全岩含水量 (2.5-3.0wt%) と深度 (2 〜 4km) を示し
ている．細かくみると，水素同位体比が -60‰の角閃石は，赤線よりも浅い約 1.6km の深度を示した．
ボーリング調査によりカルデラの地下約 1.5km 以浅は第三紀の堆積岩が分布していることから ( 本
報告 1.2.2.4-3) 項 )，肘折のマグマ溜りの頂部が約 1.6km の深度であってもよい．そのような浅所で
は肘折のマグマの結晶度は約 9 割にもなると予想され ( 表 1.2.2.4-4，solid wt%)，流動性を失った
高温岩体として存在することになる．

図 1.2.2.3-2　角閃石の水素同位体比から推定される肘折火山の全岩含水量とマグマ深度の関係．

全岩含水量は，式1.2.2.3-8から算出した．式1.2.2.3-8に代入する結晶度は，MELTSの計算結果から，深度ごとに与えた．深
度6kmでの結晶度は46wt%，深度400mでは99wt%である．式1.2.2.3-8に代入するメルト含水量は，1kbar/4kmの圧力勾
配と，メルトの飽和含水量の圧力依存性(含水量[wt%] = 0.114 sqrt(P[bar])から，深度ごとに与えた．点線は肘折火山の角
閃石の水素同位体比(-52，-54，-56，-59，-60，-61‰)から推定される全岩含水量の圧力依存性を示す．赤線は，1.2.2.4-
3)項で見積もられた肘折火山の全岩含水量(2.5-3.0wt%)と深度(2〜4km)を示す．黒丸は，角閃石の水素同位体比と式
1.2.2.3-7から求まる過飽和水分率(FA)が，MELTSで求めた過飽和水分率と一致するための，深度と全岩含水量の条件を示す．

3) 全岩水素同位体比の地域分布
本手法では，マグマの全岩水素同位体比 (δT) を -50‰と仮定した．しかしながらその根拠は十分

ではなく，地域変化がある可能性を否定できない．式 1.2.2.3-7 に示したとおり，噴出物で観測さ
れる角閃石の水素同位体比 (δM) は，過飽和水量分率 (FA) の量により変化を受ける．そのため，FA
の変化と δT の地域変化とを区別することは困難である．しかしながら，ある δT に対しては，角閃
石の水素同位体比は一定範囲に収まることが式 1.2.2.3-7 から要請されることを利用すると，δT に
ある程度の制約を与えることは可能だろう．具体的には，δT が -50‰の条件において式 1.2.2.3-7
の FA の値が 0 から 1 の範囲をとるためには，δM の値が -35‰〜 -65‰の範囲になければならない．
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δM=-35‰は過飽和水が存在しないことを意味し，δM=-65‰は過飽和水がメルト中の水に比べてき
わめて過剰に存在することを意味する．

産総研が保有する島弧火山岩に含まれる角閃石の水素同位体比分析結果を表 1.2.2.3-1 に示す．噴
出後の二次的影響 (Miyagi and Matsubaya, 2003) を受けていることが確実な試料と捕獲岩を除けば，
すべての δM が -35‰〜 -65‰の範囲に入り，δT ＝ -50‰と仮定することの妥当性を一定程度示せた．
地殻下部の捕獲岩に含まれる角閃岩の水素同位体比が，過飽和水の存在しない環境で -50‰の水と同
位体平衡したときの値である -35‰と類似した値を持つことは，注目すべき事実である．マグマの全
岩水素同位体比を推定するうえで，地殻の捕獲岩が分析対象として重要であることを示唆すると考え
られる．

表 1.2.2.3-1　角閃石の水素同位体比分析結果．

4) マグマ含水量推定手法の調査手法としての有用性とその課題についての検討
角閃石の水素同位体比を用いたマグマ含水量推定手法を，山形県大蔵村の肘折火山噴出物に対して

適用した結果は，1.2.2.4 項における岩石学・熱力学的検討から求めた全岩含水量推定結果と調和的
であり，2 つの独立した見積り結果が調和的であることは，マグマの全岩含水量推定手法としての妥
当性を示している．

本手法ではマグマの全岩水素同位体比 (δT) を仮定する必要があり，現時点ではこれを -50‰とお
くことで，整合性の取れた解析結果が得られている．島弧火山岩試料に含まれる角閃石の水素同位体
比分析結果は，この仮定の妥当性を一定程度示している．しかしながら仮定の根拠は十分ではなく，
δT に地域変化がある可能性を否定できず，今後も δT の地域変化の評価を追加する必要がある．今年
度の角閃石 ( 斑晶および地殻下部捕獲岩 ) の水素同位体比分析結果から，地殻の捕獲岩に含まれる角
閃石が δT の地域変化を評価するための分析対象として有効である可能性が示され，今後日本各地の
地殻捕獲岩の分析を進め，δT の地域変化の評価を行う必要がある．
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1.2.2.4　マグマ活動と地殻変動の総合的な理解
【実施内容】

地殻内に存在するマグマ等の流体は，地殻の力学的性質を変化させ，広域的な応力に対する地殻変
動位置や変動様式に影響を与える可能性がある（1.2.1.3「複数の自然事象間の連関を考慮した動的
地質構造モデリング構築の検討」で検討予定）．そこで，日本列島における隆起・沈降・断層活動の
理解を促進する目的で，マグマの深度や母岩との作用に関する最新の知見を調査，整理する．具体的
には，新規火山や大規模カルデラ火山の活動以前にマグマが地殻内に停留していた深度を推定するた
めに，既存の火山岩試料に対する地球化学的・岩石学的検討を行う．以上のデータは，原子力規制委
員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
マグマ活動と地殻変動の関係を総合的に理解するために，まず 1) 地殻内に存在するマグマ ( マグ

マ溜まり ) が広域的な応力に対する地殻変動様式に与える影響を把握するための数値シミュレーシ
ョンを用いた解析を行い，仮想的な円筒形のマグマ溜まりの形状・深さ・物性が地殻変動に与える
影響を見積もる．次に，2) 実在するマグマ溜まりの複雑性の把握を目的として，熊本県阿蘇カルデ
ラの下に存在すると考えられる大規模なマグマ溜まりを対象とした地球化学的研究を行い，マグマ
と母岩の反応がマグマ溜まりに与える影響について検討する．最後に，3) 新規に火山が発生する際
に地殻内に存在するマグマ ( マグマ溜まり ) の大きさ・形状・深さ・物性について，約 12,000 年前
に出現した肘折火山 ( 山形県大蔵村 ) 噴出物の岩石学的・地球化学的研究により推定し，新規火山
の予測と探査可能性に必要な知見を明らかにする．これらの成果は，2011 年 3 月 11 日に東北日本
弧で発生した大地震の後に観察された，火山集中地域周辺の地殻変動 ( 図 1.2.2.4-1；Takada and 
Fukushima, 2013) の解釈や，地殻内にマグマが長期的継続的に注入されることによって今後引き起
される地殻の隆起沈降量の予測の定量性を向上させるものである．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

171

図1.2.2.4-1　2011年3月11日の東北地方太平洋沖地震後に観測された地殻の沈降と第四紀火山の分布(西来ほか，2012)の
比較．沈降量は合成開口レーダーの干渉により検出された(Takada and Fukushima, 2013).

1) マグマ溜りの形状・深さ・物性が地殻変動に与える影響
新規火山や大規模カルデラ火山の活動以前に，マグマが地殻内に停留・成長している形状・深さな

どによる影響は，まず地表変動として表出すると考えられる．例えば，すでに火山・カルデラを形成
した後の地殻内のマグマによる地表変動として，Takada and Fukushima (2013) による東北地方沖
太平洋地震後の東北地方の火山体における沈降を InSAR 画像から観測し，地下のマグマ溜まりの性
状について言及している事例が挙げられる．

平成 25 年度は，新規火山や大規模カルデラ火山の活動以前に，地下に停留するマグマ溜まりが存
在した場合，またそれらのマグマ量が変化した場合の地表地殻変動量の見積もりを行う．具体的には，
数値シミュレーションにより，地下に停留するマグマを再現し，その形状・深さ・体積変化が地表に
与える影響の評価を行う．
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(1) 数値シミュレーション
東北地方沖太平洋地震後の東北地方などに代表される水平伸張が卓越する地域において，マグマ溜

まりが地表地殻変動量に与える影響を数値シミュレーションにより見積もる．解析には有限要素法
(FEM) ベースの汎用物理シミュレションソフトウェア (COMSOL) を用いる．

①領域設定・物性・境界条件
地殻とマグマ溜まりの挙動を再現するために，2 種類の岩石モデルを用いた ( 表 1.2.2.4-1)

表 1.2.2.4-1　岩石モデル．

 

モデル形状は 250km×250km×40km の地殻に対して，半径 Rkm，厚み Tkm の扇型円板としてマ
グマ溜まりを設定した．マグマ溜まりを含む地殻モデルの z 軸を含む 2 面を鏡対象境界とすること
で仮想的に 500km×500km×40km の地殻の中心に，半径，厚み，深度が可変の円盤状のマグマ溜ま
りが存在する地殻変動を模擬する ( 図 1.2.2.4-1-A)．地殻モデルに対して，重力の効果として重力加
速度 (9.80665 m/s2) を与える．鏡対象境界では内二面に対して y 軸に直行する面はローラー境界とし，
x 軸に直行する面は x 軸正の方向に一定変位 (25m) を与えることで地殻の水平伸長を模擬する．なお，
地表変動は，x 軸方向に並行に，x 軸直上の地表 (y=0km，z=40km) にて算出した ( 図 1.2.2.4-2-B)．
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図 1.2.2.4-2　A：シミュレーションセッティング，B：伸長時の規定変位と地表変動を算出する測線．

伸長場を模擬する際，k=250kmにおいて，x軸と直行する面(図中淡青面)を一様に25m，x軸正の向きに変位させる．また，
地表変動を算出するために，x軸方向に並行にx軸直上の地表(y=0km，z=40km)(図中赤線)にて算出した．

②シミュレーション手順
(a) 重力による変形 

まず，地殻とその内部に存在するマグマ溜まりを模擬した地殻モデルに対して，重力加速度
(9.80665 m/s2) を与え静置する．これにより，地殻モデルは自重により変形し，地表面は沈降
する ( 図 1.2.2.4-3)．

(b) 水平伸張に伴う地表変形 ( 沈降 ) 
次に，x 軸に直行する面に対して一定変位 (25m) を与え，水平伸張を模擬する．この時，地殻
モデルは全体的に x 軸方向に伸張され，地表面は沈降する ( 図 1.2.2.4-4)．

(c) マグマ存在時の水平伸張に伴う地表変化量 
(b) で求めた地表変位には，重力による圧密変形による地表変位 ( 沈降 ) と，水平伸張に伴う地
表変位 ( 沈降 ) とが含まれる ( 図 1.2.2.4-5)．そのため，(b) で求めた地表変位から (a) で求めた
地表変位の差をとることで，水平伸張に伴う地表変形のみを抽出して，マグマ存在時の水平伸
張に伴う地表変化量を評価する．
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図 1.2.2.4-3　重力による変形．

地殻モデルに対して重力を与えることで，自重により変形(沈降)する．モデル底面では鉛直方向の変位を0(固定)しているため，
沈降量は地表に近いほど大きく，深部ほど小さい．

図 1.2.2.4-4　伸長後の地殻変動の例．

重力による沈降の影響も合わせて，地表は全体的に約300m沈降する．また，マグマ溜まりの深度を変えることで，マグマ溜
まり周辺での沈降パターンが変化する．
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図 1.2.2.4-5　伸長前と伸長後の地表変動 ( 沈降量 )．

伸長前の沈降に加え，伸長に伴い全体的に沈降する．伸長後の沈降量と伸長前の沈降量の差をとることで，伸長に伴う沈降の
みを取り出し，マグマ溜まりの存在による伸長時の沈降への影響を評価する．

(2) パラメータスタディ
地下のマグマ溜まりの形状・成長による地表変動の影響を検討するため，下記のパラメータを変化

させることで，それぞれの地表変動を求める．
① マグマ溜まりの厚み
② マグマ溜まりの大きさ ( 半径 )
③ マグマ溜まりの深度
④ マグマ溜まりの体積変化

①マグマ溜まりの厚み
マグマ溜まりの深度は 14km，マグマ溜まりの半径は 15km で一定とし，マグマ溜まりの厚みとし

て，500m，1,000m，1,500m，2,000m の 4 種類の厚みにおいて計算を行った ( 図 1.2.2.4-6)．こ
れによると，厚みが変化しても相対的な沈降のパターンは変化しない．また，厚みが大きいほど地表
変動量が大きくなることが認められた．相対的な沈降パターンは，マグマ溜まりの縁 ( マグマ中心か
らの距離 1500m) を境に，内側 (< 1,500m) では沈降量が大きく，外側 (> 1,500m) では沈降量が小
さくなる．最小の変化量を示す厚みが 500m の場合は，最も沈降した場所 ( マグマ溜まりの縁の内側
) で -1.337m の沈降，最も沈降しなかった場所 ( マグマ溜まりの縁の外側 ) で -1.329m となっている．
一方，最大の変化量を示す厚み 2,000m の場合は，最も沈降した場所 ( マグマ溜まりの縁の内側 ) で
-1.353m の沈降，最も沈降しなかった場所 ( マグマ溜まりの縁の外側 ) で -1.312m となっている．
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図 1.2.2.4-6　マグマ溜まりの厚みの違いによる伸長時の沈降量の違い．

② マグマ溜まりの大きさ(半径)
マグマ溜まりの深度は 14km，マグマ溜まりの厚みは 1,500m で一定とし，マグマ溜まりの大き

さとして，5km，10km，15km の 3 種類の半径において計算を行った ( 図 1.2.2.4-7)．これによる
と，半径が変化することで相対的な沈降のパターンが変化する．また，半径の大きさによって最大沈
降量が変化する場合がある．最大・最小沈降量は，半径 10km，15km の時でほぼ等しく，それぞれ
-1.347m，-1.320m 程度となっている．一方，半径 5km における最大・最小沈降量は他のものと異
なりそれぞれ -1.360m，-1.325m 程度となり，沈降量が大きい．

相対的な沈降パターンは半径 5km の場合，マグマ溜まりの縁 ( マグマ中心からの距離 5,000m) を
境に，縁の外側で沈降が小さく，縁の内側で沈降が大きい．半径 15km の場合，マグマ溜まりの縁 (
マグマ中心からの距離 15,000m) を境に縁の外側で沈降が小さく，縁の内側で沈降が大きいが，縁か
らマグマ溜まりの中心に向かって徐々に沈降量が低下している．半径 25km の場合，マグマ溜まり
の縁 ( マグマ中心からの距離 25,000m) を境に縁の外側で沈降が小さく，縁の内側で沈降が大きいが，
縁からマグマ溜まりの中心に向かって徐々に沈降量が低下し，最終的には沈降量がマグマ溜まりの縁
の外側と同程度に小さくなる．
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図 1.2.2.4-7　マグマ溜まりの半径の違いによる伸長時の沈降量の違い．

図 1.2.2.4-8　マグマ溜まりの深度の違いによる伸長時の沈降量の違い．

③ マグマ溜まりの深度
マグマ溜まりの半径は 15km，マグマ溜まりの厚みは 1,500m で一定とし，マグマ溜まりの深度と

して，2km，4km，6km，8km，10km の 6 種類の深度において計算を行った ( 図 1.2.2.4-8)．これ
によると，深度が変化することで，相対的な沈降のパターンおよび沈降量が変化することが読み取れ
る．全体的な傾向として，マグマ溜まりの縁 ( マグマ中心からの距離 15,000m) を境に，縁の外側で
は沈降量が低下し，縁の内側では沈降量が大きくなる．しかし，深度が浅くなるにつれてマグマ溜
まりの縁より内側での沈降量が小さくなる．深度が最も深い 10km の場合は，マグマ溜まりの縁の
外側では -1.324m 程度の沈降量を示し，縁の内側でマグマ溜まりの中心に向かって沈降量が増加し
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-1.353m 程度の沈降量を示す．一方，深度が最も浅い 2km の場合は，マグマ溜まりの縁の外側では
-1.306m 程度の沈降量を示すがマグマ溜まりから離れるにしたがって急激に沈降量が増し，8km 離
れた ( 弧長 23,000m) あたりで沈降量は -1.343m 程度となる．また，マグマ溜まりの縁の内側で一
旦 -1.335m 程度まで沈降量が増加するが，マグマ溜まりの中心に向かって沈降量が低下し -1.303m
程度まで低下する．

④ マグマ溜まりの体積変化
 マグマ溜まりの体積変化を評価するため，マグマ溜まりの半径 15km，厚み 1,500m，深さ 14km

のモデルに対して，マグマ溜まりの体積が 0.01%，0.1%，1% 増加した場合の 3 種類について計算
を行った ( 図 1.2.2.4-9)．体積が増加することで沈降量が増加する傾向にあるが，体積の増加量の違
いによって相対的な沈降パターンは大きくは変わらない．

図 1.2.2.4-9　マグマ溜まりの体積変化率 ( 増加 ) の違いによる伸長時の沈降量の違い．

(3) まとめと今後の課題
地殻の伸長時に生じる地表変動への地下に伏在するマグマ溜まりの影響を評価するため，地下のマ

グマ溜まりの性状とそれに対する地表変動の関係について数値シミュレーションを行った．平成 25
年度は，マグマ溜まりの厚み・大きさ・深さ・体積変化について検討した．これより，マグマ溜まり
が厚い・大きい・浅い・体積変化が大きいほど地表変動が大きくなる傾向にあることが認められた．

マグマ溜まりの厚みについては，厚みの違いによる変動パターンの違いは見られず，厚みが厚くな
るほど変動量が大きくなることを確認した．一方，マグマ溜まりの半径と深さについては，その値の
変化により変動量だけでなく変動パターンも変化することが認められた．特に，マグマ溜まりの半径
が大きい時，またマグマ溜まりの深度が浅い時は，マグマ溜まりの中心直上域で沈降量が低下する傾
向が見られた．

数値シミュレーションにより，簡素化したモデルではあるが地下に伏在するマグマ溜まりの産状に
よって，地表変動量・パターンが変化することが確認された．このことは，天然のフィールドにおい
ても地表変動量・パターンから地下に伏在するマグマの性状を推定することができる可能性を示唆す
る．
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今回検討したモデルで観測される地表変動量がほとんどのケースで数 cm 以内の変動であることか
ら，現在の測地学的手法では観測することが容易ではない．実際に現場への適用性を考える上では，
観測可能な量であるのかどうかも含めて引き続き検討が必要である．

2) 大規模なマグマ溜まりの地球化学的な不均質
1.2.2.4-1) では，力学計算結果の理解を容易にするためマグマ溜まりの形状を単純化し，円筒形で

単一のマグマ溜まりが地殻内に存在するとした．
しかしながら，火山噴出物の岩石学的研究によれば，1 つの噴出物に複数の温度・圧力履歴を示す

熱力学的に非平衡な組み合わせの鉱物が含まれることは珍しくなく，そのような岩石学的特徴は深
さ・温度・化学組成の異なる複数のマグマが，噴火直前〜噴火中に混合したことによると考えられて
いる．実際のマグマ供給系は，地殻内に複数存在する可能性がある．また，マグマ溜まりの周辺に存
在する母岩は，マグマの熱や揮発性成分によって変質あるいは部分溶融し，マグマ本体の化学的特性
に変化や温度低下をもたらす可能性がある．マグマ溜まりの母岩は，噴火の際に一部破片となって噴
出物に含まれることがある ( 捕獲岩あるいはゼノリス )．マグマと母岩の間に化学・同位体組成のコ
ントラストが存在する場合には，噴出物のマグマとゼノリスを調べることにより，マグマ溜まりと周
辺の母岩の相互作用の多少について情報を得られることが期待される．そこで，大規模なマグマ溜ま
りの不均質構造を明らかにする目的で，日本列島全体に影響を及ぼすような巨大噴火を繰り返し，十
分に発達したマグマ供給系が存在すると思われる熊本県阿蘇カルデラについて，マグマとゼノリスを
対象とした同位体地球化学的手法による検討を行った．

(1) 阿蘇火山の後カルデラ期マグマシステムの多様性と珪長質ゼノリス
① 地球化学的特徴と年代からみた阿蘇周辺の火山岩

火山活動とそれにともなう地形の変化に対応して，火山噴出物の噴出時期によりそれらの主な分布
域が決まる．阿蘇カルデラの中央には後カルデラの中央火口丘群，カルデラ壁と外輪山山腹には先阿
蘇火山岩類 ( 小野・渡辺，1985)，外輪山とその周辺で阿蘇火砕流や先阿蘇火山岩類より前に活動し
た火山岩が分布する．新村ほか (2010) は，阿蘇地域における新第三紀鮮新世から現在までの火山岩
の全岩化学組成・Sr 同位体比・年代データの分析・検討を行い，後期先カルデラ期の最古と報告さ
れていた玄武岩の全岩化学組成分析・年代値の再測定から，既存の 2.2Ma という年代値 ( 小野・渡辺，
1985) が誤りである可能性が高いことを指摘し，活動時期の修正を行い，阿蘇地域のマグマの活動時
期と地球化学的特徴を時間軸に沿って大きく 5 種類に分類した．

(a) 前期先カルデラ期 : 外輪山南西麓に小規模な岩体として分布する 3.9Ma の HMA と 2.9Ma の
ピクライト質玄武岩 ( 新村ほか，2010)．

(b) 後期先カルデラ期：主に阿蘇外輪山に分布する 0.8 ～ 0.4Ma の玄武岩から流紋岩の火山岩 ( 小
野・渡辺 (1985) の先阿蘇火山岩類に相当 )．

(c) カルデラ期－ 1 ～ 4：約 27，14，12，9 万年前のカルデラ形成を伴う珪長質の大規模火砕流．
(d) 間カルデラ期－ 1 ～ 3：(c) のカルデラ期－ 1 ～ 4 の間で，主に安山岩溶岩を噴出させた火山活動．
(e) 後カルデラ期：9 万年前から現在に至る阿蘇中央火口丘群を形成する火山活動で，流紋岩質か

ら玄武岩質の噴出物をともなう．
火山岩類の分布および分析に使用した岩石試料の採取地点を図 1.2.2.4-10 に示す．
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図 1.2.2.4-10　火山岩類の分布および分析に使用した岩石試料の採取地点．

図中の丸印は試料採取地点で，それぞれの色による凡例は以下の通り．黄：根子岳を除く後カルデラ期の火山岩，赤：根子岳
火山岩，青：カルデラ形成期の噴出物，水色：間カルデラ期の噴出物，緑: 後期全カルデラ期の火山岩，青緑：前期先カルデ
ラ期の火山岩，紫：基盤岩類．地質図は熊本県地質図編纂委員会(2008)を一部変更して使用した．

② 測定方法
Sr 同位対比は，筑波大学の TIMS (Finnigan MAT262) を使用した．試料は過塩素酸とフッ酸の混

酸によって分解した後，陽イオン交換樹脂を詰めたカラムに 2N の塩酸とともに流すことにより Sr
を分離・回収した．TIMS においては，Ta フィラメントを使用し，evaporation と ionization のダ
ブルフィラメントによって試料の蒸発・イオン化を行った．87Sr/86Sr 値を算出するために必要な各質
量数 (84，85，86，87，88 で Sr の同位体に相当 ) の測定 10 回分の統計値とベースライン，ゲイン
の測定を元に 1 ブロック分の 87Sr/86Sr 値を算出し，それを 10 回分，すなわち 10 ブロックのデータ
を統計処理したものを最終データとして取り扱う．測定途中で電磁的ノイズやイオンビームの乱れに
よって生じる大きな誤差をもった測定値は outlier として統計処理には入れないため，採用される測
定値は 10 回 ×10 ブロック＝ 100 個より若干少なくなる．測定期間中に繰返し行った NIST987 の測
定結果は 87Sr/86Sr = 0.710246±0.000036 (2σ，N=11) であり，本報告で扱うデータの再現性の目安
とした．

全岩化学組成は，ICP-MS を用いて Activation Laboratories Ltd. により測定された．
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③ 測定結果および考察
(a) 全岩主要元素組成

阿蘇地域の火山岩の主要元素組成のうち，SiO2 量に対する K2O 量および MgO 量をそれぞれ図
1.2.2.4-11 のハーカー図上に示した．図 1.2.2.4-11(A) から明らかなように，阿蘇火砕流堆積物およ
び根子岳火山を除いた後カルデラの火山噴出物は，他のものに比べて K2O 量が多い．先カルデラ期
の中でも前期先カルデラ期では後期先カルデラ期より K2O 量が少ない．根子岳火山の噴出物は，後
期カルデラ期でありかつカルデラ内で噴出し，すなわち地理的および時間的に後期カルデラ期の他
の火山噴出物と違いがないにもかかわらず，明らかに K2O 量が少なく，後期先カルデラ期の範囲
内から後期先カルデラ期と前期先カルデラ期の間に相当する．図 1.2.2.4-11(B) では，HMA(High 
Magnesia Andesite) である前期先カルデラ期の MgO 量が飛び抜けて多いことが特徴的であり，他
のステージとは全く異なる．一方，後期先カルデラ期では K2O 量とは異なり，カルデラ期や後カル
デラ期とほぼ同じ範囲に分布している．根子岳火山の噴出物の MgO 量は，前期先カルデラ期と後期
先カルデラ期の間という点で K2O 量と同じであるが，MgO 量は後カルデラ期の範囲の上限付近に分
布している．後カルデラ期の MgO 量はカルデラ期の MgO 量のトレンドとほぼ等しいが，SiO2 量約
56% の丸山のデータはトレンドからはずれて，若干高い MgO 量であることを示している．

図 1.2.2.4-11　阿蘇地域に分布する火山岩の主要元素組成のハーカー図．

(A)： SiO2-K2O wt%，(B): SiO2-MgO wt%．ほとんどのカルデラ形成期と間カルデラ期および根子岳を除く後カルデラ期の
火山噴出物はKを多く含む一方で，後期先カルデ期および根子岳の火山岩はK量が低いものが多い．前期先カルデラ期の火山
岩はHMAでありMg含有量が高い．根子岳火山および丸山火山の火山岩は，後期先カルデラ期以降の火山岩の中で比較的Mg
含有量が高い．阿蘇火砕流堆積物のデータはHunter (1998)のデータを引用．

(b) 全岩微量元素組成
阿蘇地域の火山噴出物のいくつかの微量元素濃度を MORB の値 (Sun and McDnough, 1989) で

規格化して示す ( 図 1.2.2.4-12)．カルデラ期および間カルデラ期の噴出物の値は，どの元素におい
ても他のステージのものより濃度が高い．根子岳を除く後カルデラ期の噴出物は，これらに比較して
パターンは似ているが，全体的に濃度が低いものが多いことと Nb の負異常の程度が大きいことで異
なる．後期先カルデラ期のパターンの中心は Sr が若干高いことを除けば，後カルデラ期の範囲の下
限にほぼ一致している．根子岳火山の値は後期先カルデラ期の値とほぼ一致している．前期先カルデ
ラ期のデータは，Nb の負異常がほとんど見られない他は，後期先カルデラ期のパターンの範囲内に
ある．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

182

図1.2.2.4-12　阿蘇地域に分布する火山岩の微量元素についてMORBで規格化したパターン(Sun and McDnough, 1989)．

カルデラ期，根子岳を除く後カルデラ期では若干の差はあるが，パターンは似ている．一方で，根子岳火山の火山岩のほとん
どは，後カルデラ期のパターンよりも後期先カルデラ期のパターンに近く，主要元素組成において見られた後カルデラ期での
地球化学的特性の多様性と同様である．ただし，後カルデラ期である丸山火山のデータは欠けている．阿蘇火砕流堆積物のデ
ータはHunter (1998)のデータを引用．

(c) Sr同位体比
阿蘇地域の火山噴出物の Sr 同位対比 (87Sr/86Sr) と SiO2 量の関係を図 1.2.2.4-13 に示す．
カルデラ期および間カルデラ期の Sr 同位体比は SiO2 量にほとんど関係なく 0.7040-0.7042 の限

られた範囲内にある．根子岳火山と丸山火山を除いた後カルデラ期の噴出物のデータは，カルデラ期
のデータよりもバリエーションの幅が広く，0.7039-0.7044 の範囲にある．デイサイトから流紋岩
質のものは全体的に高い値 (0.7042-0.7043) であり，玄武岩質のものは低い値 (0.7040-0.7042) であ
り，SiO2 量による若干の偏りが見られる．一方，安山岩質のものは，これらの値を超えてばらつい
ている (0.7039-0.7044)．丸山火山のデータはこれらの範囲より高い 0.7049 であり，後述の根子岳
火山のデータを含めた後カルデラ期の火山噴出物の中で最も高い．根子岳火山の噴出物は，安山岩
の範囲にあり，0.7041-0.7047 である．SiO2 量が 55% 付近を除いて，SiO2 量が多いほど Sr 同位体
比が高い傾向にある．後期先カルデラ期の Sr 同位体比は 0.7039-0.7045 であり，丸山火山と根子岳
火山を除いた後期カルデラ期の噴出物のデータの範囲に等しい．前期先カルデラ期の Sr 同位体比は
0.7041-0.7044 の範囲であり，0.7042 付近にギャップがある．
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図1.2.2.4-13　阿蘇地域に分布する火山岩・根子岳火山岩中の珪長質ゼノリス・基盤岩類の87Sr/86Sr－SiO2 wt%の関係．

根子岳の火山岩中に含まれていた珪長質ゼノリスのSr同位体比はおよそ0.7045-0.7090の範囲であり，火山岩のSr比の範囲
に比較して格段に広い．全体として，Sr比が0.7040，およびSiO2含有量が50%程度の部分から左上方向に分散しており，化
学的分化と混合作用によってこれらのばらつきを説明することができる．また，根子岳火山岩と基盤岩類のデータは，全体の
中で最もSr比の高い値をなぞったように分布している．阿蘇火砕流堆積物のデータはHunter (1998)のデータを引用．

後カルデラ期の火山岩の根子岳火山および丸山火山の噴出物中には，珪長質ゼノリスが含まれるこ
とがある．他の後カルデラ期に属する中央火口丘群に分布する火山噴出物には，珪長質ゼノリスはほ
とんど見られない．珪長質ゼノリスが火山岩のマグマに影響を与えているかどうかを確認するために，
図 1.2.2.4-13 に根子岳火山の噴出物中にあった珪長質ゼノリスの Sr 同位体比と SiO2 量もプロット
した．また，丸山火山の化学組成が未測定の火山岩と珪長質ゼノリスの Sr 同位体比も含めて，その
値を表 1.2.2.4-2 および図 1.2.2.4-14 に示した．またこれら露頭や分離する前のゼノリスの試料写真
を図 1.2.2.4-15 に示した．

珪長質ゼノリスは SiO2 量がどれも 95% に近い値であるにもかかわらず，Sr 同位体比は 0.7045-
0.7090 であり，大きくばらついている．理由の一つとして考えられることは，珪長質ゼノリスの原
岩が古く，Rb 濃度の差によって生じる年代効果である．阿蘇地域の基盤岩は少なくとも 100Ma 前
後，もしくはそれより古い花崗岩や変成岩，堆積岩であるため，年代効果が生じるには十分である．
カルデラ北部の GL-400 〜 600m に分布する花崗閃緑岩は阿蘇カルデラ直下の基盤の一つ考えられ，
その年代は三好ほか (2011) によって約 100Ma と報告されており，阿蘇周辺の花崗岩類と一致する．
SiO2 量は 65-75wt% であり，前述の根子岳火山岩中の珪長質ゼノリスより少なく，ばらつきがある．
一方，Sr 同位体比は 0.7055-0.7075 であり，それらのばらつきの範囲内であるが幅が小さい．珪長
質ゼノリスとこれら花崗閃緑岩との具体的な関連性は不明であるが，図 1.2.2.4-13(A) からは関連を
否定する根拠はない．
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表 1.2.2.4-2　根子岳火山および丸山火山の火山岩とそれらに含まれる珪長質ゼノリスの Sr 同位体比と試料の内訳．

図 1.2.2.4-14 から，丸山火山と根子岳火山の Sr 同位体比が他の後カルデラ期の中央火口丘群の火
山の噴出物よりデータの幅が広くかつ比較的高い値を示すことが分かる．特に丸山火山の値は他の
後カルデラ期のデータのどれよりも高い．丸山火山の火山岩に含まれる珪長質ゼノリスのデータは
1 つだけであるが，これは根子岳での珪長質ゼノリスのデータの範囲内である．試料 B-1 および B-2
を除き，ゼノリスの影響をできるだけ避けるために，火山岩はゼノリスからみかけ上 1m 以上離れた
場所から採取した．ゼノリスの Sr 同位体比は，それを含む母岩である火山岩よりもすべて高いこと
から，マグマに珪長質ゼノリスが溶融・混合した可能性が高い．母岩とゼノリスの値の差は様々である．
母岩の Sr 同位体比がゼノリスの影響を受けたと仮定すると，ゼノリスとの距離および温度によっ
て，どの程度ゼノリスを融かし込んだかが変わり，またゼノリスの Sr 同位体比自体にも影響を受ける．
火山岩試料 B1 および B2 は距離による影響の差を確認するために，ゼノリスとの境界からそれぞれ
約 2cm，10cm の距離の部分を分析試料とした．分析値はそれぞれ 0.70492±0.00002，0.70501±
0.00001 であり，それぞれの測定誤差を含めても 0.00006 の差が残ることになる．前述した通り標
準試料による再現性の 2σ が 0.000036 であり，再現性を含めるとその差は誤差の範囲内になる．し
かしながら，連続して測定した試料の場合の再現性は，前述の期間中の再現性よりずっと良いことが
経験的に分かっているため，距離による差があることは否定できない．
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図 1.2.2.4-14　根子岳火山および丸山火山の火山岩とそれらに含まれる珪長質ゼノリスの Sr 同位体比．

水色は根子岳火山，オレンジ色は丸山火山から採取した試料のデータであり，アルファベットが黒色は火山岩，赤色は珪長質
ゼノリスのデータであることを示す．珪長質ゼノリスのB’は火山岩B1を母岩とするもので，同様にE’はEに，I’はI，J’はJに含
まれていたものである．データの内訳は表1.2.2.4-2に示した．

図 1.2.2.4 -15　丸山火山および根子岳火山で採取したゼノリスの写真．

左上：丸山火山でみられたゼノリス．試料の下方に見られる約直径5cmの白色球状の部分が珪長質ゼノリスで，ゼノリスの中
央部がB'(写真中の05の矢印の先)，ゼノリスの境界から約2cm火山岩に入った部分がB-2(写真中の06の矢印の先)，約10cm
火山岩に入った部分がB-1(写真中の07の矢印の先)．ゼノリスは細粒でほぼ均質．右上：根子岳火山でみられたゼノリス．試
料の右上の白色板状の部分がゼノリスで，実際に岩石を砕くとゼノリスは平板状であった．2〜4mmの半透明から白色の粒
状および細粒の黒色部からなる．左下：根子岳火山でみられたゼノリス．灰色の安山岩の断面に見られる中央の不規則な形の
白色部がゼノリス．白色で平板に近いが面は不規則．堅固だが亀裂に沿って割れる．青いペンの長さが約15cm．右下：根子
岳火山でみられたゼノリス．露頭の表面に近い部分にあり，直径約10cmで，これまでに確認した中で最大の大きさ．白色で
所々にラミナ状に周囲のマグマが入り込んだと見られる部分(灰色から灰褐色)がある．このゼノリスがこれまでの中で他とか
けはなれた最も高いSr同位体比を示した．中央の銀色の円形は1円硬貨．
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(d) 後カルデラ期マグマシステムの地球化学的特徴と検討課題
巨大噴火を繰り返し十分に発達したマグマ供給系が存在すると思われる熊本県阿蘇カルデラの地下

に存在すると考えられる大規模なマグマ溜まりを対象に，その複雑性を把握することを目的とした火
山噴出物の地球化学的研究を行い，後カルデラ期の火山噴出物の Sr 同位体比がカルデラ期および間
カルデラ期の Sr 同位体比よりもバリエーションの幅が広いことを確認した．阿蘇火山の噴出物およ
びゼノリスの同位体的不均質性は，カルデラ期のマグマ，後カルデラ期のマグマ≒カルデラ初期のマ
グマ，ゼノリスの順に大きくなる．一方，残存する珪長質ゼノリスとマグマとの反応の程度は限定的
であることを示唆するデータが得られており，後カルデラ期に噴出したマグマの Sr 同位体比の多様
性については，今後も検討の必要がある．

(2) 今後の課題
噴出したマグマ同位体的多様性をマグマ供給系から推定するにあたり，噴出したマグマの同位体比

の多様性が，深部から供給されるマグマの多様性に起因するのか，それとも母岩の反応の多様性によ
るのか区別する必要がある．具体的には，ゼノリスとして含まれる母岩によるマグマの混染プロセス
を定量的に確認する必要がある．そのためにはゼノリス周辺の火山岩だけでなく，ゼノリス内部の
Sr 同位体比にどのような空間的多様性があるかどうか確認することが，特に，混合プロセスにおけ
る質量保存関係を把握するうえで有効である．また，これらの珪長質ゼノリスが具体的にどの地質に
対応するかを明らかにするためには，阿蘇近傍で比較的珪長質な岩石，例えばカルデラ南方に広く分
布する御船層群の砂岩や泥岩，カルデラ北部から北西部にかけて分布する花崗岩類や珪長質な変成岩
類に対して Sr 同位体比の測定を行うことが必要である．

3) マグマ溜まりの大きさ・形状・深さ・物性
1.2.2.4-1) 項において，仮想的な円筒形マグマ溜まりの形状・深さ・物性が地殻変動に与える影響

が数値シミュレーションにより見積られた．また，1.2.2.4-2) 項において，巨大噴火を複数回引き起
こした阿蘇火山の巨大なマグマ供給系において，マグマと母岩の反応が同位体地球化学的に検出され，
液体状態のマグマだけでなく，それを取り巻く固体の母岩も含めた，マグマ溜まりのイメージが掴め
つつある．本項では，マグマ活動と地殻変動の総合的な理解をすすめるうえで有効な，数値シミュレ
ーションを行ううえで必要不可欠なパラメータである，マグマ溜まりの大きさ，形状，深さ，物性を，
火山噴出物に対する岩石学的・地球化学的検討を用いて具体的に推定する．

マグマ溜まりの形状や物性は，数値シミュレーションに必要なパラメータとしてのみならず，高レ
ベル放射性廃棄物の地層処分場など，現時点において火山が存在しない場所に将来新規に火山が生じ
る可能性の検討として物理探査など行う上でも，重要な情報である．検出対象である地下のマグマ溜
まりの深度や物性に関する予備知識がなければ，探査手法の空間解像度や感度が目的に十分であるか
を満足に確認することができない．十分に発達したマグマ供給系では ( 図 1.2.2.4-16)，マグマ溜ま
りは地下数 km 程度から 15km にわたる厚みと，直径数十 km もの水平方向の広がりを有している
と考えられている．これに対して，初めて噴火するマグマ供給系に関する知識は非常に限られている
( 図 1.2.2.4-17)．もしも新規火山のマグマ溜まりが小さければ，現在の物理探査手法の空間解像度で
は検出できない可能性がある．小さなマグマ溜まりが地下深部に存在するのならば，検出は更に困難
になる．これまで火山の存在しなかった場所に新規出現した火山について，マグマ溜まりの大きさ・
形状・深さ・物性を見積るための事例研究を行うことは，情報不足によるマグマ供給系把握の不確実
性を低減することに繋がる．
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図 1.2.2.4-16　十分に発達したマグマ供給系の概念図の例 (Bachmann and  Bergantz，2008)．

図 1.2.2.4-17　初めて噴火するマグマ供給系．

本報告では，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2009) およびそれ以降に得られたデータ
を用いて，肘折火山のマグマ溜まりの大きさ・形状・深さ・物性を見積る ( 図 1.2.2.4-18)．マグマ
溜まりの形状を表現するパラメータは，絶対的な大きさ ( 体積 ) と，相対的な形 ( アスペクト比・等
) に分解して考えることができる．このうち体積に関しては，地表にもたらされた噴出物の量が，マ
グマ溜まりの体積の最小見積り量となる．噴出物の量は地質調査などから推定することができる．マ
グマ溜まりの深さは，圧力から推定する．地下のマグマ溜まりには，上方の岩石による乗載加重が約
250 気圧 /km がかかるため，マグマの深度を 1,000 気圧あたり 4km と推定できる．噴火直前の圧力は，
噴出物に対する岩石学的検討から推定する．マグマの物性としては，密度，圧縮性 ( バルクモジュラ
ス )，電気伝導度，透気率等が挙げられるが，このうち電気伝導度と透気率は導電部あるいは亀裂の
微細構造によって大きく変化するため，推定は困難である．本報告では，地殻内のマグマと応力の関
係について議論することから，密度とバルクモジュラスを求めることにする．噴出物の熱力学的検討
を行うために必要となる岩石学データは，全岩化学組成，斑晶累帯構造，斑晶の化学組成，ガラス包
有物の含水量および主要元素組成である．
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図 1.2.2.4-18　マグマ供給系の形状・深さ・物性の推定法．

マグマの形(大きさ)，深さ(圧力)，物性(密度およびバルクモジュラス)を，噴出物の地質調査と岩石学的・熱力学的検討により
推定する．

(1) 研究対象
肘折火山 ( 北緯 38 度 36 分 35 秒，東経 140 度 9 分 20 秒；WGS84 座標系；西来ほか，2012) は，

今から 12,000 年前に生じた，直径約 2km の新規の小型カルデラ火山である．先行研究により，層
序 ( 杉村，1951；米地・菊池，1966；Ui, 1971; 川口・村上，1994；宮城，2007)，噴出年代 ( 宇井・
柴橋，1973; Miyagi, 2004)，予察的な岩石学データと熱力学的解析結果 ( 村上・川口，1994; 産業
技術総合研究所深部地質環境研究コア，2009) が得られている．

肘折火山の噴出物の層序は，4 つの主要なステージに分類されており ( 宮城，2007)，ステージ 1
から 4 までの活動期間は地質学的に短時間であることが判明している (Miyagi, 2004)．噴火ステー
ジごとの噴出量の変化と，火山噴出物に含まれるマグマ由来物質「本質物」の量比には経時変化があ
り，ステージ 3-3a で最大となる ( 図 1.2.2.4-19; 宮城，2007)．噴出物の噴出形態は，谷埋め型の火
砕流堆積物と降下火砕物から成り，それら堆積物の見かけ体積はそれぞれ 1.4 立方キロおよび 0.6 立
方キロ，それらを緻密岩石に換算した際の体積は 0.83 立方キロと推定されている ( 宮城，2007)．

肘折火山の本質物は石英安山岩質な軽石である．軽石の構成物は多い順に，石基ガラス，斜長石，
石英，角閃石，斜方輝石，マグネタイト，イルメナイトである．軽石の構成物組み合せと量比は，肘
折の噴火ステージを通じて顕著な変化が認められない．しかしながら石基ガラスの発泡度には変化が
あり，ステージ 1 の軽石に比べて，ステージ 2 は発泡度が低く，ステージ 3 および 4 は発泡度が高い（図
1.2.2.4-20）．
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図 1.2.2.4-19　肘折火山の噴出量．

肘折火山噴火ステージ1，2-2，3-2，3-3a，3-3b，4-1，4-2の噴出物の構成粒子を，本質岩片および類質岩片
(Essential+Accessory)と，異質岩片(Accidental)とに分類し，降下火砕物の等層厚線図から計算されるステージごとの総噴
出量を振り分けた(宮城，2007)．

図1.2.2.4-20　肘折火山の噴火ステージ1，2-2，3-3aに含まれる本質物質(軽石)の片面研磨片の反射電子像 (宮城，2007)．
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図 1.2.2.4-21　肘折火山の斑晶の反射電子像 (A ～ C および E ～ G) およびカソードルミネッセンス像 (D)．
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肘折火山の本質物に最も多く含まれる斑晶は，斜長石であり，その長径は最大 1 ミリ程度である (
図 1.2.2.4-21)．肘折火山の噴出物に含まれる大きな斜長石斑晶は，自形だが，破断面を有すること
が特徴である．比較的小さなものを除き，ほとんどすべての大型斜長石斑晶は破砕作用を被っている．
破砕された斜長石斑晶が，火砕流堆積物の基質だけでなく，軽石中にも含まれる．このことは，結晶
の破砕作用は噴出後の火砕流流動中だけでなく，噴出前 ( マグマ溜まり〜地表への移動中 ) にも生じ
たことを示している．斜長石斑晶が数ミリ間隔にも及ぶ細かな破断を被っていることは，マグマの粘
性が非常に高く，流動よりも破砕作用によって，マグマが地上へ移動した可能性を示す．肘折火山の
本質物に含まれる斑晶として斜長石の次に多く含まれる角閃石は，長径は最大 1 ミリ程度で，自形
である．斑晶として角閃石に次いで多く含まれるものは，石英であり，最大長径 2 ミリで自形〜融
食形を呈する．斑晶としてこれらに次ぐものは斜方輝石であり，最大長径が 1 ミリ程度の自形を示す．
斜長石．角閃石．斜方輝石は，鉄チタン酸化物鉱物とともに集斑状構造をとることがある．これに対
して石英斑晶は，軽石の気泡内や，火砕流堆積物の基質中に孤立する傾向がある．

これらの斑晶は，ガラス包有物を含む ( 図 1.2.2.4-21)．ガラス包有物は，マグマ溜まりの高温高
圧条件下で斑晶鉱物に取り込まれた硅酸塩溶融体が，噴火後の急冷によりガラス化したものである．
ガラスは不安定な状態であるから，噴火後の冷却速度が遅い場合には，包有物中に微結晶が多数晶出
し，組成的な均質性が失われる．そのため，噴出物中のガラス包有物の含水量および主要元素組成分
析にあたっては，噴火後の徐冷を避け，冷却速度の大きな降下火砕物を対象とした．

(2) 試料前処理および分析法
①前処理

肘折火山の降下火砕物を，超音波洗浄器を用いて 30 〜 120 分間純水で洗浄後，90℃の恒温乾燥
機で一晩かけて乾燥させた．斑晶ガラス包有物の破砕を避けるため，乳鉢などによる破砕操作は行わ
なかった．水洗後の試料を，開口径が 32，16，4，1，0.7 ミリのふるいで粒度調整し，実体顕微鏡
下で本質ガラスの付着した斑晶を選り分けた．ガラス円盤上に斑晶を単粒子層となるように並べて樹
脂で固定し，固定砥粒の研磨シートを用いて，斑晶平均粒径の半分の高さになるよう切削研磨した．
②反射電子象およびカソードルミネッセンス像の撮影

化学分析を行う前に，研磨面のほぼ全体の反射電子像を撮影し，斑晶の累帯構造や斑晶ガラス包有
物の位置を確認した．石英斑晶については国立極地研究所の走査型電子顕微鏡でカソードルミネセン
ス像を取得した (JEOL JSM-5900 LV，15kV，2nA; Oxford Instruments，Co. Ltd.，MINI-CL)．

図1.2.2.4-21　A：比較的大きな斜長石斑晶．斑晶の組成は，波長数μm程度の細かな波動累帯構造を持ちカルシウムに乏し
い部分が大半を占めるが(D)，カルシウムに富む明るい帯(L)も存在する．肘折火山の大きな斜長石斑晶は(観察した限りにおい
てすべて)，破断面に囲まれていることが特徴である．B：比較的小さな斜長石斑晶．斑晶の組成は，中心部にカルシウムに富
む明るい部分が存在し(L)，周辺ではカルシウム濃度が低下(D)する，ノーマルゾーニングを呈している．C：自形の角閃石(ほ
ぼC軸に垂直な面で切られている)．角閃石の化学組成は，中心付近にアルミニウムに富む明るい部分(L)が少量存在し，それ
をアルミニウムに乏しく暗い本体(D)が取り囲む．観察した限りにおいて，角閃石の最外周の組成はすべてアルミニウムに乏
しい．D：石英斑晶のカソードルミネセンス像．中心部に暗く融食形のコア(D)が存在し，それを明るく自形の(L)リムが被覆
し，自形の外形を呈している．E：自形の斜方輝石(ほぼC軸に垂直な方向で切られている)．斜方輝石の化学組成は，中心付近
には暗くマグネシウムに富む部分(D)が存在し，それを明るく鉄に富む部分(L)が被覆し，自形の外形を呈している．F：斜長
石，角閃石，磁鉄鉱の集斑晶．中心部にはカルシウムに富み明るい斜長石が存在し，その周囲をカルシウムに乏しく暗い斜長
石が覆うとともに，角閃石と磁鉄鉱を包有している．G：反射電子像の輝度を角閃石に最適化させた，Fと同じ構図の反射電
子像．Pl：斜長石，Q：石英，Hb：角閃石，Opx：斜方輝石，Mt：磁鉄鉱．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

192

③化学分析法
斑晶鉱物ならびに斑晶ガラス包有物の元素組成 (Si，Ti，Al，Fe，Mn，Mg，Ca，Na，K，S，Cl，F) は，

地質調査総合センターの電子線マイクロアナライザ (JEOL JXA-8900) を用いて分析した．分析条件
は，加速電圧；15kV，試料電流；12nA，試料面上におけるビーム径；4μm，補正計算は ZAF 法に
よった．ビーム照射直後の 4 秒間の Na の信号強度を検出することにより，みかけの Na 量の低下を
軽減した．斑晶ガラス包有物の含水量は，地質調査総合センターの二次イオン質量分析計 (CAMECA 
IMS-1270) を用いて分析した．分析条件は，10kV に加速された 1nA で直径 20μm の Cs+ の一次イ
オンビームを用い，放出される二次イオンを，試料面上におけるサイズが 10μm 四方となるようフィ
ールドアパーチャーで切り取り，10kV のマイナス電場で加速し，静電場および磁場を用いる二重収
束型質量分計で分離後，電子倍増管によるイオンの計数を行った．試料の含水量は，質量数 30 の Si
と H の比を，試料の SiO2 濃度で補正する経験的な補正式と検量線を用いて算出した．試料面に埋め
込んだ標準物質で，含水量分析の妥当性を確認した．含水量の検量線は，秋田大学の真空装置を用い
た加熱脱水還元装置により得られる水素ガスのマノメトリーと，加熱前の試料の秤量とから得られる
含水量と，二次イオン質量分析計の H/Si 比によって作成した (Miyagi et al., 1995)．二次イオン質
量分析計の測定対象となる斑晶ガラス包有物は，例外的に大きな ( 研磨面での直径が最低でも 20μm
以上 ) ものに限定されるため，分析数が乏しい．そのため電子線マイクロアナライザの分析トータ
ルにもとづく含水量の推定も行った．分析トータルと含水量の換算式は，Borisova et al., (2005) の
Appendix A の式 (1) である．
④マグマの熱力学的データ解析

代表的な肘折火山のマグマ化学組成 ( 表 1.2.2.4-3) に対して，MELTS プログラム (Asimow and 
Ghiorso, 1998; Ghiorso and Sack, 1995) を用いて解析を行った．解析範囲は，温度；700-1400
℃ (1℃刻み )，圧力；1-1,600 気圧 (100 気圧刻み )，含水量は 0.1，0.5，1.0，2.0，2.5，3.0，3.5，
4.0，4.5，5,6,8,10wt%，酸素分圧；FMQ~FMQ+2 ログユニットとした．これら温度・圧力・含水量・
酸素分圧の組み合せの数は，470 万通りとなる．膨大な数の熱力学的パラメータを整理し，GMT プ
ログラム (Wessel and Smith，1998) を用いて温度・圧力平面上の等高線として表現した．これら化
学組成の等高線と，化学分析により得られた組成を比較することにより，マグマの温度・圧力条件等
を把握する (Miyagi, 2010)．

(3) 斑晶・石基ガラスの組織・構造
肘折火山噴出物は，反射電子像 ( 図 1.2.2.4-21-) の輝度の空間変化と，電子線マイクロアナライザ

による点分析結果によると，以下の特徴を持つ．
比較的大きな斜長石斑晶の反射電子像 ( 図 1.2.2.4-21-A) は，周期的で微細な化学累帯構造を有す

る比較的暗い部分と，蜂の巣状に融食された明るい帯状の部分から構成されている．数多くの斑晶を
観察すると，前者には直径数 10μm 以下の比較的大きな斑晶ガラス包有物が低頻度で含まれ，後者
には直径 10μm 以下の比較的小さなものがより高頻度で含まれている．一方，比較的小さな斜長石
斑晶 ( 図 1.2.2.4-21-B) の反射電子像は，中心部が明るく An 組成に富み，周縁部が暗く Ab 組成に
富む，いわゆる正累帯構造を示している．

角閃石斑晶の反射電子像 ( 図 1.2.2.4-21-C) は，中心部が明るく周辺部は暗い．点分析によれば，
明るい部分はアルミニウムに富みシリカに乏しいパーガス閃石的であり，暗い部分はその逆でマグネ
シオホルンブレンド的である．

石英斑晶のカソードルミネセンス像 ( 図 1.2.2.4-21-D) は，中心部が暗く，周辺部が明るい．中心
部と周辺部の境界においては輝度のコントラストが明瞭で，融食形を呈する周辺部を，自形の周縁部
が覆って成長していることがわかる．
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斜方輝石の反射電子像 ( 図 1.2.2.4-21-E) は，中心部が暗く周辺部が暗い．中心部と周縁部の境界
では輝度のコントラストが不明瞭である．点分析によれば暗い部分はマグネシウムに富み，明るい部
分は鉄に富む，いわゆる正累帯構造を示している．このように境界不明瞭な正累帯構造は，有珠火山
1663 年以降の一連の噴出物のうち最近の斜方輝石にも観察されており，有珠火山においては，マグ
マ溜まりに滞在していた斜方輝石中内部の鉄とマグネシウムが，温度 800℃程度の高温条件で数百年
かけて化学拡散したためだと解釈されている (Tomiya et al., 2010)．

肘折火山噴出物には斜長石・角閃石・磁鉄鉱からなる集斑晶も観察される ( 図 1.2.2.4-21-E およ
び F)．集斑晶の斜長石は正累帯構造を示し，Ab 組成に富む周縁部に角閃石および磁鉄鉱を包有する．
斜長石に包有される角閃石の化学組成は，単独の角閃石と比較して，パーガス閃石的なコアが直径に
占める割合が大きいことが特徴である．

石基ガラスの反射電子像の輝度はガラスの表面数十 μm がやや暗い ( 平均原子番号が小さい )．平
均原子番号が小さい理由は，噴火後 12,000 年間にガラス表面から内部に向かって水和が進行したた
めであろう．

(4) 全岩および鉱物の化学組成
肘折火山のマグマ全岩化学組成はデイサイト質で，シリカ化学組成範囲は比較的狭く (66±

1.5wt%)，噴出ステージを通じてほぼ一定である (Ui, 1971; 本研究 )．全岩および鉱物の化学組成
のハーカー図を図 1.2.2.4-22 に，それらの頻度分布を図 1.2.2.4-23 に示す．図 1.2.2.4-24 に，斜
長石の An 組成，斜方輝石のエンスタタイト組成，単位格子で規格化した角閃石のアルミニウムモ
ル数のヒストグラムを示す．斜長石の An 組成は 30 〜 74mol% の範囲を持ち，35 〜 41，55，65-
68mol% にピークが認められる ( 図 1.2.2.4-24-A)．斜方輝石のエンスタタイト組成は 62 〜 70mol%
の範囲を持ち，そのうち 63 〜 64.5mol% が大半を占める．角閃石のアルミニウム量は 0.7 〜 2.0 
a.p.f.u. の間でばらつくが，主要なピークは 1.0 a.p.f.u. に存在する．

肘折火山噴出物の磁鉄鉱の化学組成のうち，ストイキオメトリー補正済みのアルミニウム量は，
1.4 〜 1.9wt% の間に分布する ( 図 1.2.2.4-25-A)．この組成範囲は，有珠火山の流紋岩〜石英安山
岩質噴出物 ( 図 1.2.2.4-25-B に暗灰色で示した領域；Tomiya et al., 2001; Tomiya and Takahashi, 
2005) よりも低い．図 1.2.2.4-25-B において右上の分布は高温・苦鉄質に，左下の分布は低温・珪
長質な性質を示す．したがって，図 1.2.2.4-25-B の分布は，肘折火山のマグマ温度が，780 〜 950
℃と推定されている有珠火山の流紋岩〜石英安山岩質マグマと同等かより低いことを示唆している．
なお，図 1.2.2.4-25-B の左方に明灰色で示した範囲 (clot) は，肘折火山噴出物に少量見られる類質
岩片 ( 細粒・緻密 ) に含まれる磁鉄鉱の組成を示している．化学組成に明瞭な差が認められることから，
これらの類質岩片の温度・圧力条件は，肘折火山のマグマ溜まり本体とは異なると考えられる．

肘折火山噴出物に含まれる斑晶ガラス包有物の化学組成は，流紋岩質であり ( 図 1.2.2.4-22)，シ
リカ濃度は 79.5±1.5wt% の狭い範囲に分布する ( 図 1.2.2.4-23)．これらの斑晶ガラス包有物の化
学組成をホスト斑晶鉱物ごとに観察すると ( 図 1.2.2.4-26)，組成の「違い」と「共通性」の両方が
認められる．例えば，シリカ量のヒストグラムは ( 図 1.2.2.4-26-A)，シリカ 79.0wt%( 図 1.2.2.4-
26-A の 2 番のピーク ) と 80.2wt%( 図 1.2.2.4-26-A の 4 番のピーク ) が顕著である．2 番のピーク
は角閃石・斜方輝石・斜長石の斑晶中のガラス包有物によって共有されている．これに対し 4 番のピ
ークは斜長石と石英の斑晶中のガラス包有物に共有されている．同様に，カリウム濃度 ( 図 1.2.2.4-
26-B) の 2 番のピークが，角閃石・石英・斜方輝石によって共有されるのに対して，3 番のピークは
斜長石・石英のガラス包有物によって共有されている．

斑晶中のガラス包有物の含水量に関しては，少なくとも 4 つのピークが認識できる ( 図 1.2.2.4-
26-H)．このように，斑晶ガラス包有物に観察された化学組成出現頻度ピークの多くは，複数ホスト
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の斑晶ガラス包有物によって共有されているが，1 種類のホストに占有されているピークも存在する．
具体的には，酸化鉄濃度 ( 図 1.2.2.4-26-D) の 1 番のピークは石英斑晶中のガラス包有物に特有である．
同様に塩素 ( 図 1.2.2.4-26-G) の 4 番のピークは斜長石中，水 ( 図 1.2.2.4-26-H) の 4 番は石英斑晶中，
そしてやや不明瞭ではあるがカリウム ( 図 1.2.2.4-26-B) の 4 番のピークは斜長石中の斑晶ガラス包
有物に特有なものである．これらは，肘折火山のマグマ生成プロセスを反映している可能性がある．
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図 1.2.2.4-22　肘折火山の軽石の全岩化学組成と鉱物化学組成のハーカー図．

A：チタン，B：アルミニウム，C：カルシウム，D：マグネシウム，E：マンガン，F：鉄，G：カリウム，H：ナトリウム．
WR：軽石の全岩化学組成，melt：斑晶ガラス包有物，pl：斜長石，hb：角閃石，opx：斜方輝石．プロット「B」の各々の
相の近くに括弧書きされた数字は，電子線マイクロアナライザによる分析数を示す．
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図 1.2.2.4-23（その 1）　肘折火山の軽石の全岩化学組成と鉱物化学組成の頻度分布図
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図 1.2.2.4-23（その 2）　肘折火山の軽石の全岩化学組成と鉱物化学組成の頻度分布図．

A：シリカ，B：チタン，C：アルミニウム，D：カルシウム，E：マグネシウム，E：鉄，G：カリウム，H：ナトリウム．図
中の略号は，WR：軽石の全岩化学組成，melt：斑晶ガラス包有物，pl：斜長石，hb：角閃石，opx：斜方輝石である．横軸
は濃度，縦軸は頻度を対数で示した．縦軸に記した「window size」の数値は，頻度を数える際に各々の分析値にもたせた幅
の大きさを示す．頻度プロット「A」左端に示したnの数値は，電子線マイクロアナライザによる分析数を示す．
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図 1.2.2.4-24　肘折火山の斑晶鉱物化学組成分析結果の頻度分布図．

A：斜長石斑晶のAn組成 (An mol %)．B：斜方輝石斑晶のエンスタタイト組成 (En mol %)．C：角閃石のアルミニウム量 
(結晶単位構造あたりのカチオン数を15に規格化)．明灰色の番号(1，2，3)は，ピークの識別子である．
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図 1.2.2.4-25　肘折火山の磁鉄鉱化学組成分析結果．

A：磁鉄鉱のアルミニウム濃度(鉄の二価三価組成を推定しストイキオメトリー補正済み)の頻度分布図．明灰色の番号(1，2，
3)は，ピークの識別子である．B: 磁鉄鉱のマグネシウム／マンガン組成比に対するアルミニウム量．暗灰色の領域は比較の
ために示した，1663年以降の有珠火山における一連の噴火でもたらされた磁鉄鉱の化学組成(東宮ほか，2001；Tomiya and 
Takahashi, 2005)．明灰色の領域内のデータは，肘折火山噴出物に少量含まれる細粒組織の類質岩片中に含まれる磁鉄鉱の
ものである．
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図 1.2.2.4-26　肘折火山の斑晶ガラス包有物の化学組成の頻度分布図．

A：シリカ，B：カリウム，C：アルミニウム，D：鉄，E：カルシウム，F：ナトリウム，G：塩素，H：水．図中の折線に沿
わせた表記は斑晶ガラス包有物のホスト鉱物を示している(pl：斜長石，hb：角閃石，opx：斜方輝石．qz：石英)．横軸は濃
度，縦軸は頻度を100%に規格化して示した．図中の左肩に記した「ws」の数値は，頻度を数える際に各々の分析値にもたせ
た幅の大きさを示す．図中の折線の頂部付近に示した番号(1〜4)は，ピークの識別子である．
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(5) 肘折火山におけるマグマの化学組成とマグマ混合
前述した斜長石・石英の斑晶中の累帯構造 ( 図 1.2.2.4-21) は，肘折火山のマグマ生成過程におい

て斑晶の部分溶融と再結晶が起きたことを明瞭に示している．斜長石・斜方輝石・角閃石の斑晶化学
組成は，物理化学条件の異なる少なくとも 2 つのマグマが混合したことを示している．にもかかわ
らず肘折火山の全岩化学組成は全ステージを通じてほぼ一定である．このことは以下の，互いに排他
的でない事柄が起きている可能性を示す．

①端成分マグマの全岩化学組成にほとんど差がないが温度が異なる．
②マグマの混合比が非常に小さいために混合後の全岩化学組成にほとんど影響が出ない．
③何らかのメカニズムによりマグマの混合比が一定かつ十分均質に混じったいる．
このうち①と②の場合について検討するため，代表的な肘折火山のマグマ組成を対象に，マグマの

温度・圧力・結晶度・含水量の関係について，マグマの熱力学計算ソフトウエア MELTS を用いた解
析を行い，実際に観測された鉱物化学組成・鉱物モード組成・斑晶ガラス包有物の組成等との比較を
行った．

肘折火山の代表的なマグマ組成を，全岩化学組成のヒストグラム ( 図 1.2.2.4-23) のピーク位置か
ら求めた ( 表 1.2.2.4-3 の wr)．同様に鉱物の化学組成に関しても，組成のヒストグラム ( 図 1.2.2.4-
23) のピーク位置から代表的な組成を求めた．全岩化学組成は鉱物の化学組成に鉱物モード組成を加
重平均したものと等しくなる．このことを利用して，全岩化学組成と鉱物化学組成から，最小二乗法
を用いて鉱物モード組成 ( 表 1.2.2.4-3 の Frac.) を推定した．得られた鉱物モード組成の妥当性を確
認するため，鉱物の化学組成に鉱物モード組成を加重平均した値 ( 表 1.2.2.4-3 の wr(calc)) を計算
したところ，観測された値 (wr) とほぼ一致しており，推定の妥当性を示している．

表 1.2.2.4-3　肘折マグマの代表的な全岩化学組成とモード組成．

hb：角閃石，opx：斜方輝石，pl：斜長石，qz：石英，mt：磁鉄鉱，il：イルメナイト，melt：液相，wr：軽石の全岩化学組
成，wr(calc)：軽石の全岩化学組成（計算値）

(6) 肘折火山のマグマ・パラメータ
①肘折火山のマグマの温度

肘折火山噴出物に含まれる鉄チタン酸化物鉱物 ( 磁鉄鉱・イルメナイト ) の化学組成から，肘折
マグマの温度を ILMAT (Lepage, 2003) を用いて求めた．得られた温度は，使用した温度計のモデ
ルにより異なる ( 図 1.2.2.4-27-A)．Andersen and Lindlsy (1985) のモデルにより得られた温度
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は，比較的高温で狭い範囲にまとまる．これに対し，Spencer and Lindsley (1981) および Powell 
and Powell (1977) のモデルから得られた温度は，比較的低めでばらつきが大きい．Ui (1971) は，
Buddington and Lindley (1964) のモデルを用いて更に低い温度 (770-780℃ ) を報告している．鉱
物温度計のモデルとして発表された年代が最も新しい Andersen and Lindlsy (1985) を用いる場合，
噴火ステージ 1 〜 4 のマグマ温度には有意な変化が認められず，約 800℃である ( 図 1.2.2.4-27-B)．
鉄チタン酸化物鉱物の元素拡散は比較的高速なので (Tomiya et al, 2013)，ここで得られた 800℃と
いうマグマ温度は，(5)- ①あるいは (5)- ②で述べた場合における，マグマ混合後〜噴火直前における
温度だと解釈することができる．特に (5)- ②の場合においては，混合前のマグマのうち相対的に大
きな質量を有するほうの端成分の温度を示すことになる．

本研究では，図 1.2.2.4-25-A のヒストグラムに認められる複数のピークを，マグマ溜まり内の温
度の違いを反映したものと解釈する．特に低いアルミニウム濃度を示す磁鉄鉱を含有する類質岩片 (
図 1.2.2.4-25 の clot) は，マグマ溜まりの周縁部の温度の低い部位で比較的急冷され固化したマグマ
が，噴火したマグマの流れによって取り込まれたものだと解釈する．

図1.2.2.4-27　鉄チタン酸化物鉱物温度計により求めた，A：肘折火山のマグマ温度のヒストグラムと，B：噴火ステージご
との時間変化．温度計の熱力学モデルは以下の通り．P&P77: Powell and Powell (1977)．S&L81: Spencer and Lindsley 
(1981)．A&L85: Andersen and Lindlsy (1985)．噴火ステージは宮城(2007)による．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

203

②肘折火山のマグマ供給系の圧力(深度)：
斑晶に含まれるガラス包有物の含水量と角閃石のアルミニウム濃度を用いて，マグマの圧力を推定

し，相互の圧力を比較・検討する．

斑晶に含まれるガラス包有物の含水量
斑晶のガラス包有物の含水量は，メルト捕獲時における最低圧力を与える．温度 800℃におけるマ

グマの飽和含水量の圧力依存性を VOLATILECALC プログラム (Newman and Lowenstern, 2002)
を用いて求めると，図 1.2.2.4-26-H に示した含水量のヒストグラムの各ピークに対応する圧力は，1
番が 0.1-0.6kbar，2 番が 1-1.5kbar，3 番が 1.5-2.4kbar，4 番が 2.4-3.4kbar となる．4km/kbar
の加重を考えた場合の対応する深度は，それぞれ 0.4-2.4km，4-6km，6-9.6km，9.6-13.6km となり，
肘折火山のマグマ供給系は垂直方向に 10km 以上にわたる広がりをもつことが示された．斑晶ガラ
ス包有物の産状を考慮すると，得られた深度データは以下のように解釈される．

0.4-2.4km：	 斜長石・角閃石の結晶化とメルトの捕獲が生じた深さ．
4-6km：	 石英・斜方輝石・角閃石がカリウムの少ないメルト (3.5wt%；図 1.2.2.4-26-B の

ピーク 2) を捕獲した深さ．
6-9.6km：	 一部の斜長石がカリウムの高いメルト (3.8wt%；図 1.2.2.4-26-B のピーク 3) を捕

獲した深さ．
9.6-13.6km：	 少数の石英および角閃石によるメルトの捕獲が生じた深さ．

角閃石のアルミニウム濃度
角閃石のアルミニウム濃度には，圧力・温度依存性がある．測定された角閃石のアルミニウム量

は 1.0 Al pfu にピークがあるが，1.2 〜 2.0 Al pfu のものも少量存在する．Anderson and Smith 
(1995) の温度圧力計 ( 図 1.2.2.4-28) に，角閃石のアルミニウム量と，鉄チタン酸化物鉱物から求
めた温度 (800℃；図 1.2.2.4-27) を入力すると，アルミニウムが 1.0 Al pfu の角閃石の圧力は 0±
0.6kbar( 深度 0-2.4km)，1.8 Al pfu の角閃石では 3.2 kbar( 深度 12.8km) となる．角閃石のアルミ
ニウムに富む部分は比較的小さく，これがアルミニウムに乏しい部分に直接覆われていること，アル
ミニウムに富む大きな角閃石が単体で産しないこと，という 2 つの観察事実から，

(a) アルミニウムに富む部分の結晶化は，角閃石斑晶の一連の成長過程の初期のみに起きたこと
(b) 成長過程の前半と後半でマグマの物理化学条件が大きく変化したこと

が示される．具体的には，高温高圧から，低温低圧へと，比較的短時間に変化したことが推定される．
肘折火山の集斑晶の中で，高温高圧下で生じるアルミニウムに富む角閃石が，比較的高温高圧下で生
じるAn組成に富む斜長石をコアとして周縁部を取り巻き，比較的低温低圧下で生じるAn組成に乏し
い斜長石中に配列していること(図1.2.2.4-21-FおよびG)は，アルミニウムに富む角閃石の結晶化の
時期が地下深部におけるマグマ混合と密接に関連していることを示唆する．一方，肘折火山の角閃石
の大部分がアルミニウムに乏しいもので構成されているという事実は，マグマ混合の後，低温低圧の
浅所で成長したことを示唆する．角閃石の結晶化が深所と浅所で生じたとするこの考えは，角閃石斑
晶中のガラス包有物の含水量に対応する圧力が複数あることと調和的である．すなわち，図1.2.2.4-
26-Hのピーク2およびピーク3は，より深所2.4-3.4kbar (9.6-13.6km)での結晶化に伴うメルトの捕
獲に対応し，ピーク1はより浅所の0.1-0.6kbar (0.4-2.4km)での結晶化によるメルトの捕獲に対応す
ると考えられる．
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図 1.2.2.4-28　肘折火山の角閃石斑晶のアルミニウム濃度・温度・圧力の関係 (Anderson and Smith, 1995)．

③肘折マグマの結晶度
(5) において，肘折マグマの鉱物モード組成を算出した際に，メルト量は 43.27wt% と算出され (

表 1.2.2.4-3 の Frac. 参照 )，結晶度は 56.73wt% となる．
これに加え，インコンパチブル元素であるカリウムの，全岩化学組成 (1.7wt%；図 1.2.2.4-23-G

の wr) に対するメルト ( ガラス ) 中の濃度 (3.55wt%；図 1.2.2.4-23-G の melt) への濃集比率から，
肘折マグマの結晶度は 52.1wt% と推定される．肘折マグマの結晶度は，5 割あるいはそれ以上と推
定される．

④肘折マグマの全岩含水量
マグマが水に飽和している場合，斑晶ガラス包有物の含水量は，過飽和水の多少にかかわらず飽和

溶解度 ( 温度・圧力・メルト組成の関数 ) によって決まるため，斑晶ガラス包有物からマグマの全岩
含水量を見積ることは困難である．この問題を回避するため産業技術総合研究所深部地質環境研究コ
ア (2009) は，適切な全岩化学組成に対して MELTS による計算を行う際に，岩石学的特徴（鉱物や
メルトの量と化学組成）とマグマのバルク含水量の関係をあらかじめ把握しておき，噴出物の岩石学
的特徴を最も良く再現できる含水量を採用する方法を提案し，肘折火山のマグマの全岩含水量の推
定に適用した結果，全岩含水量は 4wt% では多すぎ，2wt% 程度であろうと結論した．しかしながら，
その後 MELTS プログラム内の熱力学的パラメータが改訂され，石英安山岩〜流紋岩質マグマに晶出
する石英のリキダス温度が変化し，再検討が必要になったため，改訂後の熱力学的パラメータに基づ
く MELTS プログラムによる検討結果を報告する．

石英斑晶の晶出量を用いた全岩含水量の推定
全岩含水量が 0.5，2.5，5.0wt% の場合の石英晶出量の温度・圧力依存性は，マグマに水が加わる

ことにより石英の安定領域が縮退することを明瞭に示している ( 図 1.2.2.4-29)．含水量が同じマグ
マにおいて，石英の晶出温度は圧力によって変化する．例えば晶出温度が最低となる圧力は，含水量
が 0.5，2.5，5.0wt% の場合，それぞれ 0.3，1.9，2.7kbar と含水量が多いほど圧力が高くなる．前
述のように，肘折火山のマグマの温度は約 800℃であり ( 図 1.2.2.4-27)，石英斑晶中のガラス包有
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物の含水量が示す圧力は 1.5-3.4kbar であり ( 図 1.2.2.4-26)，肘折火山のマグマの石英モード組成
は 3.58 wt% である ( 表 1.2.2.4-3)．これらと調和的なマグマのバルク含水量は 0.5wt% では少なす
ぎ ( 石英晶出量が大きすぎる )，5.0wt% では多すぎる ( 石英が晶出しない )．マグマのバルク含水量
を 0.5 wt% 間隔で解析したところ，最適なマグマ全岩含水量は 2.5 〜 3.0wt% であることが判明し
た．含水量が 2.5wt% で温度が 800℃の条件に，石英のモード組成が 3.58wt% となるマグマ圧力は，
4.1kbar と 1.0kbar の 2 つ存在し，斑晶ガラス包有物の含水量が示す圧力と調和的である．

図 1.2.2.4-29　肘折火山のマグマの石英量 (wt%) の温度・圧力・含水量依存性 (MELTS；Ghiorso and Sack, 1995)．

カリウム濃度に基づく検討
全岩含水量が，0.5，2.5，5.0wt% の場合のメルトのカリウム濃度の温度・圧力依存性は，マグマ

に水が加わることによりカリウム量の多いメルトの存在領域が縮退することを明瞭に示している ( 図
1.2.2.4-30)．前述のように，肘折火山のマグマの温度は約 800℃であり ( 図 1.2.2.4-27)，メルトの
代表的なカリウム量は 3.5-3.8wt% である ( 図 1.2.2.4-26-B のピーク 2 & 3) ことから，マグマのバ
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ルク含水量は 0.5wt% では少なすぎ ( カリウム量が大きすぎる )，5.0wt% では多すぎる ( カリウム量
が少なすぎる )．マグマのバルク含水量を 0.5wt% 間隔で解析したところ，最適なマグマ全岩含水量
は 2.5 〜 3.0wt% であることが判明した．

図1.2.2.4-30　肘折火山のマグマのメルトのカリウム量(wt%)の温度・圧力・含水量依存性(MELTS；Ghiorso and Sack, 
1995)．

斜長石のAn組成にもとづく検討
全岩含水量が 0.5，2.5，5.0wt% の場合の斜長石の An 組成の温度・圧力依存性は，マグマに

水が加わることにより An 組成の少ない斜長石の存在領域が縮退することを明瞭に示している ( 図
1.2.2.4-31)．前述のように，肘折火山のマグマの温度は約 800℃であり ( 図 1.2.2.4-27)，斜長石の
代表的な An 組成が 0.38 mol fraction ( 図 1.2.2.4-23) であることから，マグマのバルク含水量は
0.5wt% では少なすぎ (An 組成が少なすぎる )，5.0wt% では多すぎる (An 組成が多すぎる )．マグマ
のバルク含水量 0.5 wt% 間隔で解析したところ，最適なマグマ全岩含水量は 2.5 〜 3.0wt% である
ことが判明した．
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図1.2.2.4-31　肘折火山のマグマから晶出する斜長石のAn組成(モルフラクション)の温度・圧力・含水量依存性(MELTS；
Ghiorso and Sack, 1995)．

斜長石の An 組成に関する検討は，マグマ混合の端成分に関する知見をもたらす．肘折の斜長石の
分析値には，少数ではあるが An 組成が 0.52-0.58( 図 1.2.2.4-23-A のピーク 2) や，更に高い 0.6-
0.7( 図 1.2.2.4-23-A のピーク 3) が観察される．図 1.2.2.4-23-A のピーク 2 の斜長石の晶出条件は，
肘折マグマの液相線付近に相当する ( 温度 1,000℃，圧力 0.5-3kba のときに An 組成 0.52-0.58 の
斜長石が晶出 ; 図 1.2.2.4-31-B)．図 1.2.2.4-23-A のピーク 3 の斜長石の晶出条件も，肘折マグマの
液相線付近に相当する ( 温度 900-950℃，圧力 1-2kba のときに An 組成が約 0.62 の斜長石が晶出 ; 
図 1.2.2.4-31-B)．しかしながら，観測された An 組成の最高値である 0.7( 図 1.2.2.4-15-A のピーク
4) の斜長石は，本検討で用いた全岩化学組成からは晶出できない．したがって，肘折火山のマグマ
混合の端成分として，以下のマグマも考慮する必要がある．

(a) 噴出したマグマとほぼ同じ全岩組成の高温マグマ．なお，(a) のマグマの結晶度は，圧力
1-2kbar のとき，温度が 800℃以上であれば約 50wt% 以下となる ( 図 1.2.2.4-32-A)．

(b) 混合後のマグマ化学組成にほとんど変化を与えないほど少量の苦鉄質マグマ．
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肘折火山のマグマの温度が部分的 ( 時間的・空間的 ) に 800℃よりも高温であり，そのようなマグ
マから角閃石が晶出したならば，アルミニウム量の高い角閃石が示す圧力 (3.2kbar) は過大評価とな
る．実際に，アルミニウムに富む角閃石と斜長石の集斑晶では，斑晶ガラス包有物の含水量により，
晶出圧力が 1-2.4kbar と推定されている．逆に，1-2.4kbar の圧力を与えると，角閃石のアルミニウ
ム量・温度・圧力の関係は，835-865℃という温度を与えることになる．

図 1.2.2.4-32　肘折火山のマグマのメルト量と水に富む流体相の量．

A：メルト量 (wt%)．B：水に富む流体の量 (wt%)．MELTS(Ghiorso and Sack, 1995) による．

(7) 肘折火山のマグマ供給系の物性の推定
(6) までの検討により，肘折火山のマグマの全岩化学組成・全岩含水量・温度・圧力が推定できた．

これらのパラメータを MELTS に投入することにより，マグマ溜まりにおけるマグマの物性 ( 本報告
では密度とバルクモジュラス ) を推定する．

(6) までの検討において，肘折のマグマ溜まりの頂部の深度は地下 2.4km より浅い ( 地表も含まれ
る ) とされた．カルデラ内外の多数のボーリング調査により，カルデラの地下約 1.5km 以浅は三紀
の堆積岩が分布していることが判明している ( 図 1.2.2.4-33)．したがって，マグマ溜まりの頂部は
それよりも深い地下 1.5-2.4km にあると推定できる．MELTS による解析結果 ( 表 1.2.2.4-4) は，こ
の深度における肘折火山のマグマ溜まりの見かけ比重は 2.0 g/cm3 よりも小さく，結晶度は 80wt%
よりも高く，発泡度が 28vol%H2O よりも高いことを示す．肘折火山噴出物に含まれる角閃石のリム
のアルミニウム濃度は観察した限りにおいて例外なく低い．したがって，噴出直前にマグマが滞留し
ていた深度は浅い ( 図 1.2.2.4-33 および表 1.2.2.4-4 にピンク色で示した深度 ) と考えられる．
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図 1.2.2.4-33　肘折火山のマグマ供給系．
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表 1.2.2.4-4　肘折火山のマグマの物性．

Rho：バルク密度，K：バルクモジュラス，Solid：固体量，fluid：流体体積，fluid：流体量．

肘折火山のマグマの物性 ( 密度 & バルクモジュラス：図 1.2.2.4-34-A&B) は，マグマの含水量と
圧力によって著しく変化する．肘折火山のマグマ供給系の上部においてはマグマのバルク密度が低下
するとともに，圧縮されやすくなる．その理由は，マグマが結晶質で流動性に乏しい事とは対照的
に，より深部のマグマは結晶度が低く流動的である．含水量 2.5wt% で 800℃の肘折マグマの結晶度
は，地表から深くなるにつれ減少し，約 4km では 50% を切り，1.7kbar( 地下 6.8km) で極小値をと
る ( 図 1.2.2.4-32-A，表 1.2.2.4-4)．
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図 1.2.2.4-34　肘折火山のマグマの物性の圧力・含水量依存性．

A：マグマのバルク密度(g/cm3)．B：マグマのバルクモジュラス(GPa)．C：マグマに晶出する過飽和水(水に富む流体相)の
量(過飽和水量／バルク含水量の比率)．D：マグマに晶出する過飽和水(水に富む流体相)の量(wt%)．

(8) 肘折火山のマグマ供給系の噴火準備過程・噴火過程
固体粒子を懸濁した流体の見かけ粘性は，懸濁粒子の分量によって変化し，固体粒子がおよそ

50% 以上になると粘性が急激に増加することが知られている ( 例えば Costa, 2005)．結晶度が 80%
を越えるマグマは，結晶同士が互いに噛み合うため流動性に乏しく，噴火することは困難である．こ
のような物質を流動・変形させる機構として，

①破砕と癒着の繰り返し
②微粉化による懸濁流 ( 破片 + ガス ) への変化
③激しい振動による液状化

などが考えられる．肘折火山噴出物の軽石内の斜長石斑晶のほぼすべてが破砕されているという観察
事実は，このようなマグマの移動メカニズムに関連しているのかもしれない．②および③のプロセス
は，時間スケールが①と比べて十分短いことから，主に噴火中に起きたと考えられる．

肘折火山噴出物の鉄チタン酸化物鉱物から推定された噴火直前のマグマ温度は 800℃である．マ
グマ混合作用直後には，マグマの温度が 800℃よりも高い可能性があるため，マグマの流動性は更
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に高まると考えられる（例えば，温度 900℃；圧力 1kbar の場合は，結晶度が 30wt% である；図
1.2.2.4-32-A）．肘折火山噴出物に含まれる An 組成の高い斜長石から推測される温度（900-950℃；
1-2kbar，1,000℃；0.5-3kbar）が 800℃よりも高いことは，噴火準備過程のマグマ混合作用におけ
るマグマの温度が噴火直前よりも高かったことを示していると解釈できる．そのような高温マグマは，
結晶は 50% 以下であり，流動性が高かったと考えられるため，地殻内の狭い通路を比較的高速に移
動できたと思われる．

肘折火山の角閃石斑晶に観察されるアルミニウム濃度や累帯構造は，マグマ混合直後の比較的高温
で低粘性なマグマ（アルミニウムに富む角閃石を晶出）が，速やかに浅所に移動し，結晶化を継続（ア
ルミニウムに乏しい部分を晶出）した結果だと解釈することができるであろう．アルミニウムに富む
角閃石を包有する斜長石結晶の産状についても，同じプロセスに成因を求めることができるであろう．

(9) まとめ
地殻内に存在するマグマ ( マグマ溜まり ) の大きさ・形状・深さ・物性を，噴出物の岩石学的・地

球化学的研究から推定した．約 12,000 年前に新規に出現した肘折火山 ( 山形県大蔵村 ) の噴出物の
化学組成と微細組織を，熱力学的解析結果と比較することにより，肘折火山のマグマの全岩化学組
成・含水量・温度・圧力を推定し，これらの推定値に基づいてマグマの物性 ( 体積弾性率と密度 ) と
その深度分布を明らかにした．肘折火山のマグマ供給系は，深度が地下約 14km から 2km に及ぶこと，
マグマ溜まりの主体が比較的浅部の地下約 4km から 2km 程度に存在すること，浅部マグマ溜まり
のマグマは結晶度が 5 割を越えほぼ固化した状態であること，マグマ溜まりの体積の 1 〜 3 割を占
める過飽和水が存在することを明らかにした．

(10) 今後の課題
肘折火山のように比較的地表付近に存在するマグマ溜まりの物性が，マグマに含まれる水の量に大

きく左右されることが明らかになった．本報告では，岩石学的手法に基づいてマグマの全岩含水量を
2.5wt% と推定したが，互いに独立した手法で含水量を検証することが望ましい．また，マグマ溜ま
りの体積の 1 〜 3 割を占める気泡について，互いに連結して脱ガスする可能性と，マグマ溜まりに
保持される時期・期間等について，今後解明する必要がある．
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【まとめと今後の課題】
自然事象に関する不確実性低減のための複数の調査手法の相互補完的運用の検討および従来手法を

補う調査技術で実施した，地殻変動量予測手法と火山活動予測手法についての平成 25 年度の成果と
課題は以下のようにまとめられる．

地殻変動量予測手法の検討（1.2.1項）
断層再活動に対する地質構造・応力の影響評価手法，侵食量評価手法の高精度化，複数の自然事象

間の連関を考慮した動的地質構造モデリング構築，沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度
化について，それぞれ検討を行い，取りまとめと課題の抽出を行った．

断層再活動に対する地質構造・応力の影響評価手法の検討（1.2.1.1項）
断層再活動に対する地質構造・応力の影響評価手法の検討のため，1) 断層の活動性の時間変化，2)

力学的断層活動評価手法，3) 断層物質を用いた低活動性断層評価手法について検討を行った．
主な成果として，1) においては，文献レビューから，①断層の存在が地形的特徴から検出されに

くいものの存在は，地殻の長期的安定性を評価する上で重要な課題であり，地下構造の推定に地球物
理データを援用する必要があること，②断層の活動場の移動や貫入岩体による地質構造の改変につい
ては，地殻浅所の不均質性や応力の不均質性に関わる事象であり，断層の過去の活動履歴をより長期
間かつより詳細な時間・空間スケールで明らかにすることにより事象やプロセスを検証することが可
能となるが，断層活動の年代情報として活断層調査の対象として取り上げられない数十万～数百万年
前の断層活動のデータが不足しており，その収集が課題であること，③下部地殻の熱構造や海溝型地
震の定期的な断層運動は，地殻深部の不均質性や沈み込むプレートと島弧地殻の相互作用に関わる事
象であり，物理モデルを用いたシミュレーションによる検討と対応する地質モデルの構築が重要とな
ること，④地殻変動に伴う隆起・侵食や，断層同士の相互関係などのプロセスの解明と，地殻応力場
の空間不均一性を生む島弧地殻不均質性による影響を定量化する必要があることを示した．

2) においては，Slip tendency（ST）に基づく断層活動性評価手法を東北日本の活断層に適用した
結果，多くの活断層が ” 活動的 ” と評価された．また，非活動的と評価された活断層について活動セ
グメントが位置する場の局所的な横ずれ応力場を入力応力とすることで，活動性に見合った高い ST
を算出することができ，ST に基づく断層活動性評価手法における断層パラメータの重要性を確認し
た．ST に基づく断層活動性評価手法は，内陸断層の活動性はモール・クーロンの力学モデルに従う
ことを前提としているが，内陸断層の活動メカニズムについては議論が続いており，基本となる力学
モデルについて今後も検討が必要である．

3) においては，東北地方太平洋沖地震後に活動した福島県の湯ノ岳断層・八茎断層に対して断層
物質を用いた低活動性断層評価手法を適用した結果，両断層の断層ガウジは周辺の風化岩石よりも化
学的風化度が低く，一部の断層ガウジは新鮮な原岩に近い化学的風化度を示すことが明らかとなった．
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) では，断層ガウジの全岩化学組成に基づき，断層
ガウジはその原岩や周辺の風化岩石に比較して著しく化学的に風化した性質を有することを特徴とし
て挙げているので，化学的風化度については再検討する必要がある．また，断層ガウジの酸化還元環
境に影響を与える地下水流動についても，今後検討が必要と考えられる．

侵食量評価手法の高精度化の検討（1.2.1.2項）
宇宙線生成核種を用いた侵食速度推定手法について，阿武隈山地の高位地形面の形成年代と宇宙線

生成核種濃度に基づく侵食継続期間が整合的であることを示し，山地の尾根の侵食プロセスや，時代
の異なる平坦面間の比高の発達速度や年代を定量的に議論する際に宇宙線生成核種を用いた侵食速度
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定量法が有用であることを示した．また，山地斜面の平均侵食速度定量法について，流域出口に運搬
された底質土砂中の宇宙線生成核種を用いて流域の 103-104 年オーダーの平均侵食速度を推定可能で
あることを示した．多雨地域である屋久島地域における山地斜面の平均侵食速度の検討から，降水量
と侵食速度との間に相関関係は示されず，降水量が侵食速度の決定要因ではないことが示唆された．
フィッショントラックなどの手法によって得られる，より長期の時間スケールの侵食速度と，宇宙線
生成核種による侵食速度を比較することで，山体の成長と侵食・開析の地形発達段階を議論すること
が可能であり，隆起・侵食等の将来予測にむけて，地形発達段階の把握に活用できることを示した．

複数の自然事象間の連関を考慮した動的地質構造モデリング構築の検討（1.2.1.3項）
自然事象間の相互の連関のメカニズムの検討において，平成 25 年度は地殻内に存在するマグマ活

動等が断層活動に与える影響を含めた評価手法の検討のため，1) 自然事象間の相互の連関のメカニ
ズムの考え方および必要な情報の整理を行い，2) マグマの貫入様式と断層の関係を既存文献のレビ
ューを通じて整理し，3) 北海道増毛山地や島根県津和野地域における現地調査結果の検討と併せて，
課題を抽出した．また，個別事象として，4) 日本海東縁域で認められるインバージョンテクトニク
スについて，1 万～ 10 万年スケールでの動的地質構造モデリングの構築に関する検討に資するよう，
既存文献のレビューと予察的な現地調査を行った．

主な成果として，1) においては，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の各種情報の
統合化に向けた検討を踏まえ，微小地震を用いた応力マップの検討が行われた中国・四国地域をケー
ススタディの対象として地質学・地球物理学情報の各種情報を整理した．その結果，地質・地質構造
だけでなく地殻内の温度構造等を含めた地殻構造の不均一性の時間変化を考慮し検討を行う必要があ
ること，それらの情報を反映すると考えられる応力テンソルの位置づけを明確化できる可能性がある
ことを示した．

2) においては，ケーススタディから，横ずれ断層運動や断層構造が卓越した地域での火山活動では，
広域応力に支配されない岩脈や火口の配列が形成される場合があり，岩脈法による古応力場の復元が
成り立たないことを示した．

3) においては，北海道増毛山地における当別断層系の北方延長断層活動が，暑寒別火山の存在に
より規制されていることを地球物理データと現地調査により確認した．島根県津和野地域においては
青野山火山群が，徳佐 - 地福断層および弥栄断層に沿って分布しており，80 万年前以降の周辺の火
山活動の時空間分布を検討したところ，40 〜 20 万年前の火山の配列方向は北東 - 南西系の活断層の
方向と調和的な配列であり，火山活動が断層構造に規制されている可能性を示した．

4) においては，日本海東縁地域のおよそ 3Ma 以降のインバージョンテクトニクスで活動している
逆断層の傾斜がおおむね 50° 〜 60° であり，高角傾斜をなす断層が卓越する東北日本弧では小さな
差応力では短縮変形は始まりにくいことを示した．日本海東縁域での構造地質学的研究からは，外力
が 3 Ma に急増したことを示す知見が得られておらず，地殻構造 • 岩石物性を変化させる，何らかの
メカニズムが必要となることを示した．なお，今後の課題として，地殻下部もしくはさらに深部で断
層運動を引き起こすに十分となるような断層面の強度を弱化させる要因（例えば，熱と流体の要因を
合わせもつ火山 • マグマ活動の寄与）を検討する必要がある．

沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度化の検討（1.2.1.4項）
我が国における沿岸侵食を対象とした侵食速度定量評価の高精度化のため，平成 25 年度は 1) 階

段状段丘を用いた漸化式による沿岸侵食速度の導出，2) 沿岸侵食速度定量評価のための地質強度マ
ッピング手法の検討，3) 海成段丘の堆積相と形成年代に基づく隆起傾向評価高度化の検討を行った．

1) においては，階段状の海成段丘地形から側方侵食速度を導出する漸化式モデルを導出した．こ
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の漸化式モデルは，海水準が一定で，隆起し続けているという条件の範囲で適応可能であり，元の波
食棚の幅は時間とは独立に求められるので，全ての波食棚が編年されなくても，編年された波食棚に
挟まれた波食棚の元幅の合計について平均側方侵食速度を求めることが可能である．

2) においては，地質強度マッピング手法として，シュミットハンマー法，P 波速度法，エコーチッ
プ試験法を比較し，シュミットハンマー法が可搬性や一軸圧縮強度の相関の良さ，測定範囲の広さ等
の優位性を有することを確認した．シュミットハンマー反発値から侵食可能性を評価しマッピングを
行うためには，侵食速度の実測値の不足，岩石強度の弱化を引き起こす要因の評価（例えば，乾湿風
化，塩類風化など），場所による波力の差異の排除などの解決しなければならない問題点があること
を示した．

3) においては，長石の pIRIR 法によるルミネッセンス年代値と海成段丘面の対比から推定された
年代が整合的であることを示し，長石の pIRIR 法による年代測定の有効性を示した．上北平野の海
成段丘では，海成層上限と段丘面との標高差が，それぞれ 14 m，13 m あり，地盤の隆起を高精度
で評価するには，段丘面ではなく，地層に見出される海面指標を用いることが重要であることを示し
た．今後の課題としては，pIRIR 法によるルミネッセンス年代測定の高精度化のためカリ長石試料内
部の K 濃度について EPMA 等による直接測定を行う必要性や，最適な海面指標である前浜堆積物が
存在しない場合の評価手法について検討する必要性が示された．

火山活動予測手法（1.2.2項）
マグマ活動位置，マグマ発生とプレート活動，マグマ含水量推定手法の高度化，マグマ活動と地殻

変動の総合的な理解について，それぞれ検討を行い，取りまとめと課題の抽出を行った．

マグマ活動位置（1.2.2.1項）
東北日本の火山列として最前列に位置する青麻 - 恐火山列に属する七時雨火山の噴出物の岩石学的

検討から，マグマの全岩含水量は 1wt% あるいはそれ以下であると推定され，産業技術総合研究所深
部地質環境研究コア (2013) の七時雨火山の角閃石の水素同位体比から推定された結果と調和的であ
る．このことにより，東北日本弧のマグマ含水量が背弧側から脊梁にかけて増加し，脊梁火山帯で極
大となり，前弧側に向けて減少するという産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の仮説
が本検討により検証され，東北日本の火山フロントより前弧側でマグマ活動がないことを論理的に説
明できる．将来のマグマの活動位置（火山の発生位置）を予測するためには，地下のマグマやマント
ルに含まれる水の量の空間分布を把握することが重要であることが確認された．

マグマ発生とプレート運動（1.2.2.2項）
沈み込み帯におけるマグマ発生とプレート運動に関する検討のため，1) 沈み込み帯に入り込む流

体，2) 沈み込み帯のマグマ起源物質について検討を行った．
主な成果として，1) においては，最近 10 年間程度の研究のレビューを行い，①沈み込み帯の地下

への水の主な供給源が，従来考えられていた中央海嶺で生じる玄武岩の熱水変質作用ではなく，沈み
込む直前に蛇紋岩化したマントルであること，②沈み込み帯に入り込む水の量は以前の理解に比べて
10 倍程度の大量である可能性があること，③東北日本弧の島弧横断方向断面模式図 (Yoshida et al., 
2013) によれば，東側から低温の太平洋プレートが斜めに沈み込み，その上の楔形マントルの中は温
度や構成物が不均質であること，また東北日本弧の火山が 100km 以深から斜め東方に上昇するマン
トルの流れの上に存在し，マントルの上昇と沈み込むスラブに由来する水がマグマ発生に関与してい
ることなどを示した．

2) においては，北海道北部の火成活動を例として，沈み込み帯のマグマ起源物質の解析手法とそ
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の結果を取りまとめた．具体的には，北海道北部で 12Ma-2Ma に生じたイントラプレート型の火成
活動に関する地球化学的研究により，マグマの起源物質であるマントルが日本海拡大以降長期に渡り
他から隔離されていたこと，沈み込む太平洋プレートに由来する水に富んだ流体がマントルに付加し
たこと，熱いアセノスフェアが上昇したことによってマントルが融解したことなどを明らかにした．

マグマ含水量推定手法の高度化（1.2.2.3項）
角閃石の水素同位体比，を用いたマグマ含水量の推定法を，山形県大蔵村の肘折火山噴出物に対し

て適用し，1.2.2.4 項における岩石学・熱力学的検討から求めた全岩含水量推定結果と比較し，2 つ
の独立した見積り結果が調和的であったことから，マグマ含水量の推定手法として妥当であることを
確認した．

平成 25 年度に用いたマグマ含水量推定手法では，マグマの全岩水素同位体比 (δT) について δT ＝
-50‰とおくことで，整合性の取れた解析結果が得られている．島弧火山岩試料に含まれる角閃石の
水素同位体比分析結果は，この仮定の妥当性を一定程度示しているが，仮定の根拠は十分ではなく，
δT に地域変化がある可能性を否定できない．地殻の捕獲岩に含まれる角閃石の水素同位体比が δT の
地域変化を評価するための分析対象として有効である可能性が示されため，今後日本各地の地殻捕獲
岩の角閃石の分析を進め，δT の地域変化の評価を行う必要がある．

マグマ活動と地殻変動の総合的な理解（1.2.2.4項）
マグマ活動と地殻変動に対する総合的な理解のため，1) マグマ溜りの形状・深さ・物性が地殻変

動に与える影響，2) 大規模なマグマ溜りの地球化学的な不均質，3) マグマ溜りの大きさ・形状・深さ・
物性（山形県肘折火山の例）について，検討を行った．

1) においては，東北地方太平洋沖地震後の東北日本のような伸長場に生じる地表変動への地下に
伏在するマグマ溜まりの影響を評価するため，数値シミュレーションを行い，地下に伏在するマグマ
溜まりの産状によって地表変動量・パターンが変化することを確認した．しかしながら，今回検討し
たモデルで観測される地表変動量がほとんどのケースで数 cm 以内の変動であることから，現在の測
地学的手法では観測することが容易ではない．実際に現場への適用性を考える上では，観測可能な量
であるのかどうかも含めて引き続き検討が必要である．

2) においては，熊本県阿蘇カルデラの火山噴出物の地球化学的研究を行い，後カルデラ期の火山
噴出物の Sr 同位体比がカルデラ期および間カルデラ期の Sr 同位体比よりもバリエーションの幅が広
いこと，母岩に由来する残存珪長質ゼノリスとマグマとの反応の程度は限定的であることを示唆する
データ等が得られた．しかし，後カルデラ期に噴出したマグマの Sr 同位体比の多様性そのものにつ
いては未解明であり，今後も検討の必要がある．

3) においては，肘折火山 ( 山形県大蔵村 ) の噴出物の化学組成と微細組織を熱力学的解析結果と
比較することにより，マグマ溜まりの圧力・温度・結晶度・全岩含水量，そしてこれらに基づいて
マグマの物性 ( 体積弾性率と密度 ) とその深度分布を推定し，マグマ供給系の深度が地下約 14km か
ら 2km に及ぶこと，マグマ溜まりの主体が比較的浅部の地下約 4km から 2km 程度に存在すること，
比較的地表付近に存在するマグマ溜まりの物性がマグマに含まれる水の量に大きく左右されることを
明らかにした．
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1.3　各種調査手法・評価手法の構築および適用性検討
【実施内容】

堆積岩地域における間隙水圧分布形成と地下水流動駆動力に関する検討として原位置調査手法およ
び解析的評価手法の検討を行う．また，間隙水圧の異常と地下水流動の駆動力の関係について検討を
行う．

平成 24 年度までに，地表からのボーリング調査による微生物および溶存有機物の分析手法の開発
と核種移行に係わる予察的な評価手法を構築した．また，気圧変動による間隙水圧変動から鉛直方向
の水理定数を評価する手法について，水理－力学連成モデルによる妥当性の検討を行った．さらに，
堆積岩地域における異常間隙水圧の成因として化学的浸透圧が有力な要因である可能性を示し，化学
的浸透圧の効果を既存の浸透流解析コードに組み入れた．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに整備された概要調査段階での調査・評価手法として，水理的
異方性の水圧モニタリングを用いた原位置評価手法，微生物および有機物の水質・核種移行への影響
に関する調査・評価手法，堆積岩地域における異常間隙水圧の成因に関する実験および数値解析によ
る評価手法の成果を，概要調査結果の妥当性を確認するために必要な調査手法に関する判断指標の整
理および実調査への適用性や不確実性の検討という観点での取りまとめを行う．

また，概要調査段階での水理－力学連成挙動評価手法に関しても，同様の観点でこれまでに得られ
た成果の取りまとめを行う．なお，堆積岩地域における異常間隙水圧の形成に関する研究については，
我が国の堆積岩地域における粘土含有量，空隙分布等の多様な物理化学特性を持つ岩種に対するデー
タが不十分なため，泥質岩等の岩種に対する異常間隙水圧の塩分濃度依存性に関するデータの拡充を
行い，岩石の物理化学特性と異常間隙水圧発生挙動に関する評価を行い，数値解析手法により異常間
隙水圧の持続性，地下水流動への影響に関する諸要因との比較を行う．

1.3.1　概要調査の各種調査・評価手法に関する既往成果のとりまとめ
【実施内容】

水理異方性の原位置評価手法，微生物および有機物の影響の評価手法および異常間隙水圧の成因に
関する評価手法に関して，既往委託研究の成果のみならず，最新の国内外の研究成果のレビューを行
い，特に概要調査段階における地表からのボーリング調査での手法の適用性を評価するとともに，不
確実性に関しては知見の集積において低減可能な不確実性と，本質的なランダム性によるものに分類
して取りまとめる．以上の成果は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技
術指針に反映される．

【成果】
1.3.1.1 目的

平成 22 年度から旧原子力安全・保安院が策定した規制支援研究計画に基づき，「概要調査結果の
妥当正レビューに向けた検討」の中で，立地調査によってベースラインからの擾乱が懸念される，あ
るいは概要調査段階で確実にデータが取得されるものの，実験あるいは解析を加えることでサイト選
定段階の評価に有用な情報が得られてもなお，Blondes et al. (2008) 等の基盤研究で十分な検討が行
われていない調査・評価項目に関する研究を実施してきた．

ここでは，平成 24 年度までの成果を取りまとめるとともに，概要調査における適用性や調査・評
価結果の不確実性に関する検討を行う．
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1.3.1.2 調査・評価項目と成果の取りまとめ
規制支援研究計画に基づき，既往研究に追加すべき研究課題として評価を行った項目を以下に示す．
・水理異方性の原位置評価手法
・微生物および有機物の影響の評価手法
・異常間隙水圧の成因に関する評価手法
以下に，それぞれの評価手法に関する成果を取りまとめる．ただし，異常間隙水圧の成因に関する

評価手法は，1.3.3 以下に現在も継続中の成果を示すため，ここでは水理異方性および微生物，有機
物の影響に関するものをまとめるものとする．

1) 水理異方性の原位置評価手法
処分深度の岩盤の水理特性は，安全評価に用いる地下水流動解析のみならず，概要調査段階におい

ても，坑道の掘削効率，安定性に対して大きな影響を与える．評価すべき具体的なパラメータとしては，
透水係数および比貯留率があげられるが，一般的な地表からの鉛直ボーリング孔を用いた原位置水理
試験では，ボーリング孔と直交する水平方向の透水係数のみが評価可能な場合が多い．一方，特に堆
積岩地域においては，堆積時の層理面に平行な方向と直交方向，すなわち多くの場合は水平方向と鉛
直方向の透水係数が 1 ～ 2 オーダー異なることが知られている．鉛直に掘削されたボーリング孔に
おいて，ボーリング孔沿いの透水係数を原位置で評価することは困難であるため，多くの場合は掘削
で得られた岩芯試料の室内実験で評価されている．しかしながら，岩芯試料を用いた評価は，5cm
～ 10cm 程度の試料での透水係数であり，地表から処分深度となる数 100m までの鉛直方向の透水
係数分布を評価することは困難である．

一方，気圧変動等の地表に載荷される力の変動によって，水理－力学の連成変動の効果によって，
井戸の水位が変動することは古くから知られており (Wang，2000)，Rojstaczer (1988) は，井戸の
水位と気圧変動の相関から，透水係数と比貯留係数の比である水頭拡散率を評価する手法が提案され
ている．また，細谷・徳永 (2005) においては，多深度の間隙水圧モニタリング結果を利用することで，
非線形最小 2 乗法によるパラメータ同定の優位性が示されている．

単純化したモデルとして，堆積岩地域を対象としたような水平多層構造の異方性岩盤を考慮した場
合，多孔質弾性論 (Wang，2000) によると，振幅σB の気圧変動に対する鉛直方向の地下水流動の支
配方程式は以下のようになる．

	
式 1.3.1-1

ただし，p は間隙水圧，γは非排水条件における気圧変動に対する間隙水圧変動の振幅比（載荷効
率）であり，ポアソン比ν，Biot-Willis 係数α，Skempton の B 値から，以下のように定義される．

	
式 1.3.1-2

式 1.3.1-1 を地層ごとに記述し，圧力を時間と深度の関数とした上で，非排水応答による圧力変動
p

u(t)(= γσB (t)) と，地下水流動による変動 p
d(z，t) に分離すると，地下水流動に伴う圧力応答は，以

下のように記述される．

	
式 1.3.1-3

ここで，c は鉛直方向の水頭拡散率であり，透水係数を比貯留係数で除した値である．非排水応答
による圧力変動と式 1.3.1-3 をフーリエ変換し，周波数領域での間隙水圧 p ̂ の一般解を求めると，
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式 1.3.1-4

となる．ここで，A γは振幅比，θは位相差であり，D は以下で定義される．

	
式 1.3.1-5

これらの周波数領域での支配方程式と，地表，無限深度での圧力境界条件と地層境界での圧力およ
び流量の連続条件から式 1.3.1-4 中の係数 a,b を決定することで，透水係数，比貯留係数と圧力応答
の関係が導かれる．測定された圧力応答から水理特性を評価するためには，非排水応答，すなわち位
相差 0 の圧力応答から載荷効率γを求め，そこから多孔質弾性論に基づき比貯留係数を算出した上で，
位相遅れを伴う応答特性から求められた水頭拡散率 c から透水係数を評価することが可能である．数
値モデルによる解析の結果から，10-9m/s オーダーの透水係数を持つ岩盤において，深度 236m の地
層境界周辺での地下水流動による圧力振幅比として 5%-10% 程度，位相差として 5° 程度の影響が見
られるため ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012)，通常の圧力モニタリングにおい
て十分観測可能な変動となっている．

2) 微生物および有機物の影響の評価手法
概要調査段階の地表からのボーリング調査から，微生物および有機物の影響の評価手法として，規

制支援研究では JAEA 瑞浪超深地層研究所の地表からの深層ボーリング孔 (MIZ-1) を用いた検討を進
めている．

MIZ-1 号孔は，地表から地下深部の地質・地質構造や水理特性，地下水の地球化学特性，岩盤の
力学特性を把握することを目的として，日本原子力研究開発機構が 2003 年より掘削を実施した全
長 1300 m の深層ボーリング孔である．MIZ-1 号孔には Solexperts 社製ハイブリッドスタンドパイ
プマルチパッカー (HSPMP) システムが設置されており，ポンプを用いて嫌気的な地下水を地表まで
揚水し採取することができる．サンプリングの際は，水中ポンプとポンプケーシングを設置し，対象
とする区間のバルブを開放し，パッカー区間から地表まで連結した配管内に排水を行うため，デッ
ドボリュームは，区間体積とケーシングとチュービングの配管体積を含む．今回，対象とする深度
1148~1169 m の区間において，2008，2009，2011，2012 年にデッドボリューム (1390 L) の 5~8
倍量の揚水を行い，採水された地下水試料の生物地球化学分析結果より，MIZ-1 号孔の酸化還元状
態の評価と調査法の体系化について検討を行った．

現場では揚水を行いながら，マルチ水質モニタリングシステム (W22XD，HORIBA) の複合電極を
用いて地下水試料の pH，ORP，Conductivity をモニタリングした．また，1，2 日おきに採取した
地下水試料の主成分について日本原子力機構により分析を行った (Francois，1987)．

溶存ガスの試料採取および分析法は David et al. (1994) に従った．全菌数測定には，最終濃度 4%
になるように中性ホルマリン溶液を試料に添加し，細胞固定した溶液を用いた．測定直前に SYBR 
Green I (Molecular Probes 社 ) で染色を行い，B 励起下で緑に発色した細胞を蛍光顕微鏡で計数し，
全菌数を算出した．また，現場において滅菌済みのフィルターホルダーに孔径 0.2 µm のフィルター 
(Millipore，ISOPORE Membrane Filters) をセットし濾過を行い，濾過したフィルターを冷凍保存
した．フィルターより抽出，精製した DNA のうち 16S rRNA 遺伝子を PCR によって増幅，クロー
ニングを行った後，各 96 クローンの 16S rRNA 遺伝子配列情報を決定した ( 産業技術総合研究所深
部地質環境研究コア，2012)．配列情報の相同性が 97% 以上のものを同一微生物種としてグループ
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化したものを Phylotype とし，近縁の微生物種を同定した．
揚水期間中の物理化学パラメータの測定と地球化学分析の結果，揚水開始後すぐに pH 増加，Eh

の低下，Conductivity の増加，Cl の増加，全有機炭素 (TOC) 濃度と全無機炭素 (TIC) 濃度の減少
がみられた ( 図 1.3.1-1)．揚水開始直後は pH や Eh が安定せず，デッドボリュームの 1 倍量 (1,400 
L) 程度揚水したところから，値が次第に安定してきた．このとき 2012 年の pH は揚水開始後 13 を
超える値を記録したが，地下水中の懸濁物質がプローブに与える影響と考えられた．また，2011 年
は揚水途中に 2 回大きく Cl，TOC，TIC 濃度の一時的な減少，あるいは上昇を記録したが，これ
はポンプ停止による影響だった．2008 年は Cl 濃度が安定するまで最も多く揚水する必要があった
が，2008 年は揚水前に水道水を注水したためと考えられた．これらの物理化学パラメータの分析結
果からは，Eh が安定するまで最低でもデッドボリュームの 3 倍以上揚水したほうがよいと考えられ
る．今回は 5~8 倍量揚水を行い，揚水開始時と全揚水工程後に採取した試料中の全菌数を比較した（図
1.3.1-2)．揚水後の全菌数は 1.6~5.2×104 cells/ml の範囲で，2011 年と 2012 年に測定した揚水開
始直後の全菌数 ( それぞれ 6.3×105，2.6×105 cells/ml) に比べて有意に低かった．

表 1.3.1-1　MIZ-1 号孔から採取された地下水試料の地球化学分析．

n.a.: 脱ガス中の %volume で測定したため非適用，n.m.: 未測定．
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水質が安定した後，採取した地下水試料の水質を表 1.3.1-1 にまとめた．2009~2012 年におい
て pH，Conductivity や主要なイオンの Cl-，Na+，Ca2+ 濃度に有意な変化はなかった．地下水試料
は，弱アルカリ性で電子受容体として主要な NO3

-，NO2
-，Fe3+，SO4

2- は数 μM 以下で不足しており，
TIC が約 0.1 mM で，主な電子供与体として有機物 (TOC) は 0.14~0.18 mM で有機酸は検出されな
かった．また，メタンを 1 mM 前後含むがメタンの同位体比 (δ13C) の変化はなかった．地下水の主
成分については有意な変化はなかったが，2008 年から 2012 年にかけて Eh の低下と水素濃度の上
昇がみられ，2012 年は 2008 年より還元的な地下水環境だったと推測された．

次に地下水試料から抽出した DNA の 16S rRNA 遺伝子に基づき微生物群集組成を調べた結
果 ( 図 1.3.1-3， 表 1.3.1-2)，2008 年 は Betaproteobacteria の Thauera 属 (50%)，2009 年 は
Alphaproteobacteria の Sphingopyxis 属 (40%) が優占していた．2011 年は Candidate division 
OP11 に近縁な phylotype (19%) と Betaproteobacteria の Sulfuritalea 属 (9%) の優占がみられ，
2012 年は Betaproteobacteria の Sulfuritalea 属 (18%) と Firmicutes の Syntrophomonadaceae 科 
(16%) と Deltaproteobacteria の Desulfuromonas 属 (11%) が優占した． Phylotype ごとの特徴は，
2008 年に優占していた表 1.3.1-2 の Phylotype3 は近縁種の Thauera mechernichensis (99% 相同 ) 
の特徴から酸素あるいは硝酸を主な電子受容体とし，芳香族や脂肪族を含む有機物を電子供与体とし
て利用する微生物 (Scholten et al., 1999) と推測される．同様に 2009 年に優占していた Phylotype1，
8 はそれぞれ Sphingopyxis flavimaris (98% 相同 )，Novosphingobium mathurense (99% 相同 ) に
近縁で，好気性従属栄養細菌 (Buddemeier and Hunt，1988；Amachi et al., 2010) と考えられる． 
2011 年に優占していた Phylotype6 は，湧水から抽出された Candidate division OP11 の環境クロ
ーン (Amachi，2008) に最も近縁 (90% 相同 ) であった．しかし，Candidate division OP11 は土壌，
淡水，地下，熱水等さまざまな環境から抽出されているが，環境クローン配列のみで提案された推定
上の分類群であり，生理機能は特定されていない (Hugenholtz et al., 1998) ため，Phylotype6 の代
謝様式は未知である．2008，2011 年にもみられ，2012 年に優占した Phylotype2 は，Sulfuritalea 
hydrogenivorans に 95% 相同であった．この S. hydrogenivorans は，条件的嫌気性微生物で硫黄
酸化を行うだけでなく，硝酸還元や，酢酸を含む有機物および水素の利用が可能であり，さまざま
な代謝活動が可能な種 ( 長尾誠也，1995) であることから，Phylotype2 も様々な代謝様式をもって
いれば，2008 年から 2012 年まで幅広い環境に適応できると考えられる．また，2012 年に優占し
た Phylotype4 は Desulfuromonas acetexigens に 95% 相同で，鉄，硫黄等を還元する嫌気性微生
物 (Finster et al., 1994) と推測される．同じく 2012 年に優占した Phylotype5 はメタン生成菌や硫
酸還元菌等の水素資化性微生物と共生栄養を行う嫌気的従属栄養細菌の Syntrophomonas zehnderi 
(Sousa et al., 2007) に 91% 相同だった．2008，2010 年は好気性微生物が多く，2012 年は嫌気性
微生物が優占しており，この群集組成の変化からも 2012 年にかけて還元的な地下水環境に変化した
ことが示唆された．MIZ-1 号孔には HSPMP システムが設置してあり，ボーリング孔掘削時のコン
タミネーションが主な酸素の供給源と考えられる．システム設置後の酸素の供給はほとんどなく，好
気性微生物が活発に活動していなかったとしても，NO3

-，NO2
-，Fe3+，SO4

2- 等の電子受容体が乏しく，
優占微生物が好気性微生物から嫌気性微生物に遷移するまでに掘削から 5 〜 9 年を要したと考えら
れる．特に 2012 年に優占した D. acetexigens は鉄とシリカを含むコロイド粒子の消失に関与して
いる可能性があり，酸化還元測定用の白金電極と敏感に反応する 3 価鉄を消費することにより，今
回みられた Eh の低下に関与したと考察される．今回の生物地球化学調査により，エネルギー源の枯
渇した環境では，ボーリング孔掘削による擾乱によって一度，酸化的な環境になることがあるが，現
場の酸化還元状態に適した微生物群集が段階的に形成されることで還元環境が形成されていく過程を
より信頼性高く評価できた．
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図 1.3.1-1　物理化学パラメータと水質の揚水量に伴う変化．

デッドボリュームの 1，3 倍の揚水量を黄色の実線で示した．
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図 1.3.1-2 地下水試料中の全菌数の揚水量に伴う変化

図 1.3.1-3　MIZ-1 号孔における 2008~2012 年の微生物群集組成の変化．

表 1.3.1-2　16S rRNA 遺伝子に基づくクローン解析結果．

有機物の評価に関しては，採取された地下水試料中の微量溶存有機物の分析手法に関する研究を継
続的に実施してきた．

地下水には大部分の有機物が溶存態として存在し，1 〜 10 mg/l の有機炭素濃度の範囲にある
(Thurman，1985；Kitamura et al., 2012)．地下水有機物の中では，親水性と疎水性の両方の特徴
を有する高分子電解質有機酸の腐植物質が地下水中に普遍的に存在し，溶存有機物の大部分を占めて
いる (Aiken et al., 1985；Thurman，1985；Hessen and Tranvik，1998)．腐植物質はその複雑な
構造，多様な構成有機物の組み合わせにより，多くの機能性を有し，多価の原子価の元素との錯形
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成能が高く，放射性廃棄物の地層処分の安全評価において放射性核種の移行動態を支配する要因の 1
つと考えられている (Kim，1985；Choppin，1992；Moulin and Moulin，1995)．また，地下水中
の腐植物質が地下環境の微生物の栄養源として利用される可能性も指摘されている．

規制支援研究においては，地下水中に含まれる腐植様物質の特徴の経時変化を調べるため，経時的
に瑞浪超深地層研究所用地内で採取される地下水の三次元蛍光スペクトル分析と高速液体サイズ排除
クロマトグラフィー分析を行ってきた．三次元蛍光分光光度法は，サンプル間のわずかな検出ピーク
およびスペクトル形状の違いを見分けることが可能であり，有機物の特性分析として有効な測定法で
ある．分析方法は Bateman et al. (2006) に示されている．

代表的な三次元蛍光スペクトルを図 1.3.1-4 に示す．三次元蛍光スペクトルでは，励起波長 300-
320 nm，蛍光波長 430 nm 付近にフルボ酸様有機物が検出される ( 長尾・岩月，2007)．しかし，
掘削の際に使用される蛍光染料ナフチオン酸ナトリウムも励起波長 315 nm，蛍光波長 420 nm 付
近にピークを持ち，フルボ酸様有機物とピークが重なるため，後述するサイズ排除クロマトグラフ
ィー分析と比較検討を行う必要がある．また，蛍光染料ウラニンのピークは，励起波長 490 nm，蛍
光波長 510 nm 付近に検出される．MSB-4 号孔の区間 1 と 7 には励起波長 305 〜 325 nm，蛍光
波長 415 〜 428 nm にフルボ酸様物質のピークが検出された．一方，区間 2，3，5 にはナフチオン
酸ナトリウムの寄与が多くみられ，区間 5 と 7 にはウラニンのピークが検出された．MSB-2 号孔で
は，区間 6 以外はフルボ酸様物質のピークが存在した．MSB-4 号孔と MSB-2 号孔は浅層ボーリング
孔であり，掘削時の蛍光染料の影響が 2011 年度に採取した地下水試料と同様に 2012 年度にも認め
られる．07MI07 号孔では，フルボ酸様物質が区間 1 から区間 5 の間で検出された．しかし，区間
6 ではフルボ酸様物質のピークは検出されず，励起波長 280 nm，蛍光波長 338 nm に芳香族アミ
ノ酸のトリプトファン様物質のピークが検出された（励起波長 280 nm，蛍光波長 330 nm：(Coble，
1996; Yamashita and Tanoue，2003; Elliott et al., 2006)）．09MI20 号孔では，すべての区間でフ
ルボ酸様物質が検出された．一方，09MI21 号孔では，フルボ酸的なピークは検出されず，ウラニン
のピークが検出された．10MI26 号孔では，すべての区間でフルボ酸様物質の蛍光ピークが検出され
た．MIZ-1 号孔の地下水には，フルボ酸様物質は検出されず，ウラニンが検出された．図 1.3.1-5 に，
地下の研究坑道からの水平ボーリング孔 (07MI07，09MI20，09MI21，10MI26 号孔 ) から採水さ
れた地下水試料のフルボ酸様物質（励起波長 320 nm，蛍光波長 430 nm）の相対蛍光強度を示した．
07MI07 号孔から採取した地下水腐植様物質の相対蛍光強度は，立坑付近（区間 6）でやや高く，離
れるに従って若干減少するが，区間 1 と 2 で最大値を示した（07MI07 号孔区間 1-2：38-55 mabh）．
09MI20 号孔と 10MI26 号孔では，それぞれ，坑道に近い区間 4 と区間 5 でフルボ酸様物質の相対
蛍光強度が極大値を示した（09MI20 号孔区間 4：34-57 mabh，10MI26 号孔区間 5：9-29 mabh）．
09MI21 号孔では，坑道から遠い区間 3 で極大値を示した（09MI21 号孔区間 3：78-88 mabh）．水
平ボーリング孔 07MI07，09MI20，10MI26 号孔と 09MI21 号孔の間には断層が存在し，地下水水
質の違いが報告されている．これらの結果から，坑道周辺の地下環境により地下水流動特性が異なり，
フルボ酸様物質の相対蛍光強度とその水平的な変動に反映された可能性が考えられる．掘削開始から
の Cl 濃度の経時変化が最も少い坑口から一番遠い区間のフルボ酸様物質の相対蛍光強度は，ボーリ
ング孔 07MI07（深度 200 m）＝ 09MI20（深度 300 m）＞ 10MI26（深度 400 m）＞ 09MI21（深
度 300 m）の順であった．
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図 1.3.1-4　瑞浪地下水試料の代表的な三次元蛍光スペクトル．
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図1.3.1-5　地下の研究坑道からの水平ボーリング孔 (07MI07，09MI20，09MI21，10MI26号孔)から採水された地下水
試料のフルボ酸様物質の相対蛍光強度（07MI07，09MI20，10MI21号孔では区間6が，09MI21号孔では区間1が坑道に近
い）．

励起波長 320 nm，蛍光波長 430 nm での蛍光強度を検出して測定した瑞浪地下水のサイズ排除ク
ロマトグラムについて，代表的な結果を図 1.3.1-6 に，09MI21 号孔の区間 1-4 の結果を図 1.3.1-7
に示した．地下水フルボ酸様物質のクロマトグラムには保持体積 8.4 ml，8.7 ml，9.3 ml に検出さ
れるピークと 10.8 ml に微弱なピークが検出された．MSB-4 号孔と MSB-2 号孔の地下水試料には，
保持体積 16.3 ml にナフチオン酸ナトリウムのピークが検出された．三次元蛍光スペクトルにおい
て分離できなかった腐植様有機物とナフチオン酸ナトリウムはサイズ排除クロマトグラムにおいては
分離検出が可能であった．MIZ-1 号孔では，フルボ酸様物質のピークは検出されなかったが，保持
体積 13.4 ml にフルボ酸様物質以外の有機物に由来する明瞭なピークが検出された．09MI21 号孔で
は，フミン酸様物質に相当するピークが区間 2，4 において特に小さかった．

2008 － 2012 年に採水した瑞浪地下水試料における蛍光および紫外検出サイズ排除クロマトグラ
ムのピーク面積の鉛直分布を図 1.3.1-8 に示した．サイズ排除クロマトグラムのピーク面積は，深さ
に対して指数関数的に減少する傾向を示した．図 1.3.1-9 に，2011 年度および 2012 年度に採取し
た試料について，サイズ排除クロマトグラムの保持体積 8 〜 13 ml のフルボ酸様物質に相当する有
機物のピーク面積と塩分濃度の関係を示した．塩分濃度は，研究坑道掘削に伴い変化し，地下水流動
状態の変動が要因である ( 北村ほか，2012)．基本的には，塩分濃度が高くなるとピーク面積は低く
なる傾向があり，表層から有機物が供給されていることが分かった．しかし，2011 年度の 10MI26
号孔区間 6 は，ピーク面積は他の区間と同程度であるが，塩分濃度が高かった．また，09MI21 号孔
は年による変動が大きいことが分かった．
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図 1.3.1-6　瑞浪地下水試料の代表的な蛍光検出サイズ排除クロマトグラム（励起波長 320 nm，蛍光波長 430 nm）．
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図 1.3.1-7　09MI21 号孔の蛍光検出サイズ排除クロマトグラム

（励起波長 320 nm，蛍光波長 430 nm）

図1.3.1-8　2008－2012年に採水した瑞浪地下水試料における蛍光および紫外検出サイズ排除クロマトグラムのピーク面積
の鉛直分布．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

241

図1.3.1-9　2011－2012年に採水した瑞浪地下水試料における蛍光および紫外検出サイズ排除クロマトグラムのピーク面積
と塩分濃度の関係．2011年度：(a) 蛍光検出，(b) 紫外検出，2012年度：(c) 蛍光検出，(d) 紫外検出．
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1.3.1.3　概要調査における適用性と予測される不確実性
1) 水理異方性評価の適用性と不確実性

水圧モニタリングで得られる気圧との振幅比と位相遅れから鉛直方向の水理特性を評価するために
は，振幅比と位相遅れの可探深度が課題となる．岩盤の水理特性としての水頭拡散率によって，地下
水流動による間隙水圧応答を把握可能な測定限界としては，( 浦越ほか，2006) において，水頭拡散
率と気圧変動等の載荷の周波数による無次元深度，

	
式 1.3.1-6

 
による検討が行われている . ここで，Q は無時限深度，f は載荷の周波数である . 地下水流動による
間隙水圧変動の振幅は，以上の無次元時間から，載荷の振幅の (1- γ )exp(-Q) 倍となる .( 浦越ほか， 
2006) では，地下水流動に起因する位相差と振幅比の相異を判別するための基準として，Q < π が条
件として提案されている．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編 (2012) における解析例では，
低透水性 ( 低水頭拡散率 ) のモデルにおいても，境界部から 数十 m の領域においては，透水係数を
算定するために必要な間隙水圧の気圧変動に対する位相差と振幅 が，実際に計測可能な範囲で現れ
ることが示された．実際に間隙水圧モニタリングを適用する際には，岩芯 試料を用いた室内透水試
験等の結果から，間隙水圧モニタリングの深度，測定時間間隔，センサーの選定等を行う必要がある．
水理パラメータ同定の簡便な方法としては，非排水応答から載荷効率を求め，地下水流動の応答から
水頭拡散率を求める方法であるが，パラメータの組み合わせによる解の一意性の検討が必要である．
また，ここでまとめられた解析手法は，水平多層構造構造の仮定が適用でき，かつ多孔質弾性論が成
立する堆積岩においてのみ適用可能であり，亀裂が主要な透水経路となる結晶質岩においては適用で
きない．

2) 微生物・有機物評価の適用性と不確実性
地下の微生物および有機物は，概要調査から精密調査へと，調査段階が進むことによって攪乱され

るため，概要調査段階において，地表からのボーリング孔からの地下水試料採取によって，ベースラ
インにおいて存在する微生物および有機物の同定，核種移行への影響評価を行う必要がある．

しかしながら，ベースラインにおいて存在する微生物および有機物を同定するためには，ボーリン
グ孔掘削の影響を評価すること，濃度の低い有機物等の核種移行への影響を評価する必要がある．ボ
ーリング孔掘削の影響に関しては，ボーリング掘削水にナフチオン酸ナトリウムやウラニン等の蛍光
物質をトレーサーとして投入し，地下水試料採取の前段階における揚水において，トレーサー濃度が
十分に低下したことを確認すること，あるいは，地下水試料中のトレーサー濃度から，掘削水の混合
を考慮した評価を行う必要がある．また，調査段階が進行した際の擾乱に関しては，本年度水理関連
事象に関する報告書において示されているように，塩分濃度を地下水の元々存在した深度の指標とし
て用いることで微生物活性の評価可能性が示されている．

有機物に関しては，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) において，逆浸透膜を利用
した濃縮と HPLC-ICP-MS を用いた分析で，コロイドと核種アナログ元素のサイズ排除クロマトグラ
フィー分析を行った．濃縮前には検出できなかったアナログ元素が地下水濃縮後には検出できること
が分かった．しかし，濃縮中に濃縮システム内で無機沈殿物が生成している可能性が高いため，それ
らの影響を評価する必要がある． また，試料回収時の大気の混入の可能性も検討を要するという課
題が示されている．
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1.3.2　水理－力学連成挙動評価に関する既往成果のとりまとめ
【実施内容】

水理－力学連成挙動評価手法に関して，既往委託研究の成果のみならず，最新の国内外の研究成果
のレビューを行い，特に概要調査段階における地表からのボーリング調査での手法の適用性を評価す
るとともに，不確実性に関しては知見の集積において低減可能な不確実性と，本質的なランダム性に
よるものに分類して取りまとめる．以上の成果は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断
指標あるいは技術指針に反映される．

【成果】
1.3.2.1 規制支援研究における成果と概要調査における適用性

規制支援研究においては，概要調査で採取される地表からのボーリング孔の岩芯試料を用いた水理
－力学連成室内実験によるパラメータ評価手法に関する研究を実施した．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) において，三軸圧縮変形・浸透試験を実施し，
泥岩の変形と間隙水の挙動との関係について理論と実験の両面から検討した．室内実験は，供試体と
して直径 50 mm，高さ 100 mm の円柱形の新第三紀泥岩を用いた．供試体はデシケータ内で数時間
浸水脱気し，含水飽和させたものを試験に供した．供試体の形状とそれに対応した応力・ひずみの取
り扱いに関して図 1.3.2.1-1 に示す．

図 1.3.2.1-1　供試体の形状と応力・ひずみの取り扱い．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) では，堆積岩供試体の原位置における深度や環
境を考慮し，また実験中に破壊や損傷が起こらないように，軸圧は 2 ～ 6 MPa，封圧も 2 ～ 6 MPa，
軸差応力は 0 ～ 4 MPa，間隙圧は 1 ～ 2 MPa の範囲を採用した．

一連の試験の応力経路は図 1.3.2.1-2 に示した状態で実施した．図に示されている順序で，軸圧や
封圧，間隙圧を変化させる変形試験を行い，それぞれの応力状態下でトランジェントパルス透水試験
(Brace et al., 1968) を実施し，水理特性の評価を行った．ひとつの実験項目を実施した後の次の実
験への移行は，軸圧，封圧，間隙圧，供試体のひずみや排水量の平衡を確認してからとしているため，
それぞれで試験時間が異なっており，一定間隔ではない．
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図 1.3.2.1-2　三軸圧縮試験における応力経路．

実験データの解釈は，応力テンソル σij とひずみテンソル εij の関係に加えて，間隙内の流体の作用
を考慮するために間隙圧 p と間隙流体の体積増分 ζという２つのスカラー量を導入した多孔質弾性論
を用いて実施した．均質等方材料に対する多孔質弾性論の構成則は以下のようになる (Wang，2000)．

	 式 1.3.2-1

	 式 1.3.2-2

ここで，G は剛性率，ν は排水条件でのポアソン比，δij はクロネッカーのデルタである．それから，
多孔弾性定数として，多孔弾性膨張係数（poroelastic expansion coefficient）1/H と Biot の係数（Biot’
s coefficient）1/R (Biot and Willis，1957) が用いられている．テンソルの添字が等しい場合は，総
和規約に従うものとする．

なお，応力 σij は構造骨格に作用するもので引張が正（圧縮が負），ひずみ εij も骨格に関するもの
であり膨張が正（収縮が負），間隙圧 p は間隙内流体圧力でありゲージ圧として扱い，間隙流体の体
積増分 ζは単位体積の多孔体内の間隙流体の体積増加量と定義され，多孔体への流入が正（流出が負）
である．

等方応力場においては，三つの多孔弾性定数－例えば，排水状態での体積圧縮率 C，Biot-Willis の
係数α，Skempton の係数 B －が体積変形に対する線形多孔弾性的な応答を完全に特徴づけている．
すなわち，多孔弾性定数のいずれか三つがわかれば，残りの多孔弾性定数も決定されるということで
ある．さらに，独立定数である剛性率 G や排水・非排水条件下でのポアソン比 ν，νu がわかれば，せ
ん断応力が存在する場合の完全多孔弾性構成方程式が得られる．

三軸圧縮試験における供試体の変形と間隙流体の挙動に関して，供試体の変形と間隙流体の挙動は
互いに影響を及ぼす関係にあり，両者を完全に分離して考えることはできない．両者はいわゆる「連
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成関係」にあり，本研究においてもそのような取り扱いが求められている．ここでは，間隙流体の拡
散挙動に基づき，三軸圧縮試験における間隙流体の挙動そのものと供試体の変形の経時変化について
の解析解を示す．

本試験の条件としては，大きく分けて 2 通りある．一つは，供試体の境界において間隙圧が一定
の条件の下，応力状態を変化させる方法で，もう一つは，応力状態が一定の条件の下，供試体の境界
における間隙圧を変化させる方法である．それぞれの方法に対して，任意の方向の変位を制御するこ
ともオプションとして可能である．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) において，三軸圧縮試験は間隙水ラインの上流
側と下流側を分離することなく実施しているので，供試体内の軸方向 1 次元浸透流を仮定した場合，
応力状態および供試体端面境界における間隙圧いずれを変化させたときでも，供試体内での間隙水の
水頭や体積増分の分布は供試体の中心位置で対称になっている．そのため，以下では，供試体の座標
軸の原点を供試体の中心にとる．

また，この実験では差圧が発生しないことに加え，供試体内の圧力を計測することもできない．そ
のため，ここでは供試体からの排水量等によって示される水の出入りに注目した．ここで，排水量を
評価することができれば，多孔質弾性論に基づく水理－力学連成挙動の評価にとって有効な手段とな
る．

ここでは，拡散方程式を基礎式として，供試体からの間隙水の流出入量の経時変化に関する解析解
を導出した．

応力を変化させたとき，多孔弾性論的に考えると，その直後は間隙圧が平均応力の B 倍変化する
ことになる．それを初期条件として，解くべき微分方程式を記述すると以下のようになる．

	 式 1.3.2-3

	
式 1.3.2-4

	 式 1.3.2-5

この微分方程式を解くと，次の解析解が得られる．
	

式 1.3.2-6

ここで，
	

式 1.3.2-7

である．
ある時刻 t における供試体の片端面（x=l）からの間隙水の流量 Qx=l(t) は．式 1.3.2-6 にダルシー

の法則を適用し，次式のようになる．

	
式 1.3.2-8

したがって，これを積分することにより，時刻 t における供試体の片端面からの間隙水の流出体積
Vdis;x=l(t) の式が得られる．
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式 1.3.2-9

これを 2 倍にすれば，供試体の両端面からの間隙水の流出体積ということになる．ちなみに，試
験後十分時間が経過した後の間隙水の総流出量は，次のように与えられる．

	 式 1.3.2-10

供試体の応力を瞬時に載荷すると，その供試体の変形は，最初に負荷された応力によるものが表れ，
その後，間隙水の拡散に伴い変形が徐々に進行する．前者の変形は，非排水状態における変形とみな
すことができ，後者の変形は非排水状態から排水状態に移行するまでの過渡的な変形挙動とみること
ができる．そして，最終的には排水状態での変形に落ち着くことになる．

この考え方に基づき，供試体の平均体積ひずみの経時変化の式を導くと以下のようになる．

	

式 1.3.2-.11

供試体両端面境界の間隙圧を変化させたときは，多孔弾性論的に考えると，封圧変化条件の逆の動
きをすると考えてよい．前節同様，初期・境界条件とあわせて解くべき微分方程式を記述すると以下
のようになる．

	
式 1.3.2-12

	 式 1.3.2-13

	 式 1.3.2-14

この微分方程式を解くと，次の解析解が得られる．
	

式 1.3.2-15

ある時刻 t における供試体の片端面（x=l）からの間隙水の流量 Qx=l(t) を評価するためにに，上式
にダルシーの法則を適用すれば，次式が得られる．

	
式 1.3.2-16

上式は，式 1.3.2-8 の符号を反対にしたものである．すなわち，間隙圧が上昇すれば供試体へ水が
流入し，間隙圧が減少すれば供試体から水が流出することを意味している．したがって，前節同様に
これを積分することにより，時刻 t における供試体の片端面からの間隙水の流出体積 Vdis;x=l(t) の式
が得られる．
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	 式 1.3.2-17

上式の負号も，間隙圧の上昇に伴い間隙水量が増加することを表している．ただし，ここまでは装
置の圧縮貯留量を考慮していないため，室内実験において間隙水の流出入量ではなくポンプからの流
出入量を求める場合には，符号を逆にし，装置の圧縮貯留量を考慮した以下の式を使わなければなら
ない．

	
式 1.3.2-18

これは供試体の片端面に対するポンプの流出量変化の式であるので，供試体の両端面を考えた場合
には以下の式となる．

	 式 1.3.2-19

この結果についても，多孔体の比貯留率と装置の圧縮貯留量の定義とから確かめることができる．
供試体の変形に関しては，前節と同様に，供試体の平均体積ひずみの経時変化の式を導くことがで

きる．

	
式 1.3.2-20

以上の理論解を用いて，室内実験による水理特性と力学特性の評価を行った．
図 1.3.2.1-2 に示した実験の各段階で実施したトランジェントパルス透水試験で得られた供試体の

透水係数を有効封圧で整理して図 1.3.2.1-3 に示す．この図から分かるように，透水係数には有効封
圧依存性が表れている．また，実験は図中の矢印の向きの順番に実施している．最初の応力条件（有
効封圧 1 MPa）では泥岩としては比較的高い透水性を示しているが，最大応力（有効封圧 5 MPa）
載荷後の除荷過程においては，透水性が元に戻らない現象（ヒステリシス）が見られている．

図 1.3.2.1-3　透水試験結果．

室内実験の詳細な結果は，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) に示してあるが，一
例として，軸差応力（最大主応力と最小主応力の差）を 0.25MPa から 2.25MPa に増大させた際の
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体積ひずみと比排水量（排水量を供試体体積で規格化したもの）の関係と軸差応力－ひずみ・比排水
量の関係を図 1.3.2.1-4 および 1.3.2.1-5 に示す．

図 1.3.2.1-4　三軸圧縮試験における体積ひずみと比排水量の関係．

封圧 2 MPa，間隙水配管圧 1 MPa において軸圧を 0.25 から 2.25 MPa に増加させた場合．

図 1.3.2.1-5　三軸圧縮試験における軸差応力－ひずみ・比排水量線図．

封圧 2 MPa，間隙水配管圧 1 MPa において軸圧を 0.25 から 2.25 MPa に増加させた場合．

軸圧変化条件において，軸圧を瞬時に増大させた直後は，供試体は非排水状態での変形挙動を示し
ていると考えられるが，その後，間隙圧の消散とともにさらに変形が進み，最後に排水状態での変形
に達して平衡状態となる．この挙動が，純粋な弾性体とは異なる多孔質弾性体としての挙動を示す．
比排水量の挙動は，供試体の透水性に依存して，体積ひずみの変動に遅れて追随するような動きを示
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し，最終的には，体積ひずみと比排水量とはほぼ等しい値をとる．これは，この実験試料については，
岩石の変形は空隙の体積変化に対応していることを意味する．すなわち，Biot-Willis の係数αが 1
に近いということである．

これらの室内実験手法で，排水量とひずみを正確に評価することによって，水理パラメータの応力
依存性および水理－力学連成パラメータの評価を正確に行うことができた．精密調査地区決定段階で
の力学モデルおよび水理モデルを構築する際には，応力と透水係数の関係を評価し，何らかの構成則
を構築することが重要となる．

1.3.2.2　水理－力学連成挙動評価における最新の動向
1.3.2.1 において，産総研で実施してきた概要調査段階で取得される岩芯試料を用いた室内実験に

よるパラメータ評価手法の成果を示したが，岩芯試料よりも大きなスケールでの直接的な調査・評価
手法として，ボーリング孔を用いた原位置評価手法が必要とされる．また，それらの調査結果から，
精密調査地域を絞り込む際に構築される力学，水理のサイト評価モデル構築に用いられる最新のモデ
ル化手法についてのレビューを行う．

1) 原位置における連成挙動調査手法
概要調査におけるボーリング孔を用いた水理 - 学連成特性の直接評価手法として，ISRM（国際

岩の力学連合会）は，ボーリング孔壁に現れるき裂を対象とした段階的注水 - 変位測定試験 (SIM-
FIP：Steprate Injection Method for Fracture In-situ Properties) を推奨している (Guglielmi et al., 
2014)．ここでは，図 1.3.2.2-1 に示すような実際に調達可能な測定機器を用いて，注水による圧力
および三次元変位を測定する手法が提案されている．
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図 1.3.2.2-1　原位置注水 - 変位計測法の測定模式図（(a)：機器設置状況，(b) 孔内機器））(Guglielmi et al., 2014)．

ここで，注水圧力を段階的に上昇，下降させた上での流量および三次元変位を計測することで，き
裂が弾性的変形から塑性変形に転じる圧力，弾性変形領域での水理学的開口幅，き裂の剛性，き裂面
の摩擦係数を評価することが可能となっている．

応力とそれらのパラメータの関係は，例えば Cappa et al. (2008) においては，三次元個別要素法



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

251

によって，以下の水圧と有効応力の関係，有効応力と透水量係数の関係を連成させ，き裂を通じた水
圧干渉試験の結果とのフィッティングが行われている．

	 式 1.3.2-21

	
式 1.3.2-22

上2式で，σnはき裂面に作用する垂直応力，σn'はき裂面の垂直有効応力，Pfは水圧，Scはき裂面の接
触割合，Tは透水量係数，ρは水の単位体積重量，gは重力加速度，wはき裂のトレース幅，bhiは任意
の基準状態での水理学的開口幅，σni'はき裂iに作用する有効応力，kniはき裂iの基準状態における剛性，
fは粗度係数，σni'は基準状態における有効応力である．

2) 水理－力学連成モデル
1.3.2.1 で示した古典的な連続体－多孔質弾性論を用いた水理－力学連成モデルに加え，近年，放

射性廃棄物地層処分分野では，人工バリアの緩衝材を対象として，飽和状態から不飽和状態までを
対象とした弾塑性解析と多相流体流動解析を連成させ，再冠水時から後の挙動を評価する研究が盛
んとなっている．例えば，Rutqvist et al. (2011) は，不飽和粘土の弾塑性構成則である Barcelona 
Basic Model(Gens et al., 2006) を，水理－力学連成解析コードである TOUGH-FLAC(Rutqvist 
et al., 2002) に導入し，Nagra の Grimsel test site で実施されている緩衝材の連成実験である
FEBEX(Alonso et al., 2005) のモニタリングデータとの比較から，今後の緩衝材内での温度，圧力，
飽和度の変化に関するケーススタディを実施している．

一方，連続体－多孔質弾性論によるモデルは，岩盤が弾性的な挙動を示す範囲にしか適用できない
ため，岩盤の破壊を伴うような自然事象や，処分坑道周辺の掘削影響領域の評価を行うために，不連
続体解析モデルによる連成挙動の評価も最近行われている．

例えば，本報告書 3.2.1 においては，断層あるいは破壊面周辺での水理特性の変化を，不連続体
解析の一種である粒状体モデルを用いた個別要素法を用いて評価している．また，Asahina et al. 
(2014) では，やはり個別要素法の一種である剛体－バネネットワークモデル (Kawai，1978) を，多
相多成分流体流動解析コードである TOUGH2 (Pruess et al., 2011) と逐次解析することによって，
岩石の破壊を伴う変形と流体流動の解析を行った．Asahina et al. (2014) では，鉱砕試料の乾燥収縮
試験を対象に，厚さの異なる試料に対するき裂発生状況を図 1.3.2.2-2 のように比較している．
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図 1.3.2.2-2　Asahina et al. (2014) による乾燥収縮試験のシミュレーションにおけるき裂発生パターンの比較，

a は Rodriguez et al. (2007) による室内実験結果，b は連成解析によるシミュレーション結果．

Asahina et al. (2014) による連成解析は，解析のための要素分割にヴォロノイ分割を用いているた
め，き裂発生前の連続体としての挙動に対する適用性も高く，かつマトリックス部分の流体流動も考
慮できるという利点を持っている．

1.3.2.3　概要調査段階での適用性と不確実性
1.3.2.1 で示した，連続体 - 多孔質弾性論に基づく連成パラメータの室内実験手法は，粘土等と土

質材料を中心として手法としてはほぼ完成しており，岩石への適用という点においても高い精度での
データの取得・解析が可能な状況となっている．また，概要調査段階でのボーリング孔を用いた原位
置評価手法に関しても，1.3.2.2 (1) で示した手法等が実用化されつつある．

しかしながら，地層処分事業において水理－力学連成挙動が着目される局面は，主に処分坑道周辺
の掘削影響領域，あるいは断層活動によるプロセスゾーン等，岩盤内のき裂発生や既存のき裂の変
位を伴う問題であり，単純な連続体としての弾性挙動の評価のみでは予測が困難である．1.3.2.2 (2)
で示した不連続体解析は，連続体としての挙動からき裂発生後の挙動までを一連で評価可能な手法で
あるが，Asahina et al. (2014) で示されている事例は，引張破壊との連成モデルであり，断層等での
せん断破壊による水理特性変化への適用には，更なる改良を要する．不連続体解析を実際の岩盤に適
用する際には，第一に，岩石試料の内部空隙構造の評価とモデル化を行った上で，1.3.2.1 で示した
ような室内実験データとの比較によるパラメータ同定を行う必要があるが，サイトスケールへのスケ
ール変換が大きな課題となる．

スケール変換の手法としては，均質異方性材料としての近似を行うか，あるいは不連続体解析の要
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素サイズを調整するかの方法があるが，どちらの方法を採用するとしても，室内実験試料から得られ
たパラメータの実スケールでのランダム性を考慮したモデル構築を行う必要がある．

1.3.2.2(1) で示した原位置試験に関しても，き裂密度が低い岩盤における単一き裂の連成挙動の把
握とモデル化に関しては十分に適用可能なものと考えられるが，計測対象としているき裂以外のき裂
ネットワークモデル構築の際には，確率論的なモデルを作成せざるを得ない．
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1.3.3　異常間隙水圧のデータ拡充および数値解析による比較
【実施内容】

様々な空隙構造等を有する泥質岩試料に対して，既往委託研究において開発された高精度室内実験
装置を用いて，塩分濃度と浸透圧発生に関するデータを取得し，既往の濃度依存性モデルとのフィッ
ティングを行うとともに，岩石のイオン交換能等の物理化学特性と空隙構造，浸透圧発生との関連性
をデータとしてまとめる．数値解析については，通常の異常間隙水圧の原因と考えられている難透水
層等の地質構造によるモデルと浸透圧を考慮したモデルでの，同一解析コード，同一地質構造での比
較を行い，異常間隙水圧の発生，持続性，地下水流動への影響に関する比較を行う．以上の成果は原
子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針に反映されるとともに，水圧モ
ニタリング等から堆積岩地域地下水流動を評価する際の新しい基準となる．

【成果】
・概要

既往委託研究では，浸透圧を発生させる塩として NaCl を使用したが，今年度は KCl を使用し，塩
分濃度と浸透圧発生に関するデータを取得し，既往の泥質岩の化学的浸透，水理，拡散に関するパラ
メータと比較した．

1.3.3.1 評価に用いた試料
実験には，既往委託研究と同様に独立行政法人日本原子力研究開発機構幌延深地層研究センターか

ら提供を受けた，北海道幌延地域の稚内層から採取された珪質泥岩 (HDB-11 の 984m と 982m) を
用いた．各岩石コアから高さ 10mm 直径 50mm に整形した岩石試料を，0.1mol/L の KCl 溶液中で
脱気し，実験開始までの間 0.1mol/L の KCl 溶液中で保管した．

1.3.3.3 実験装置
既往委託研究において開発した高精度室内実験装置 ( 竹田ほか，2013) を当該実験に用いたが，い

くつか改良を試みた．具体的には次の 3 点である．
1) 容器間を結合する配管の部材を可能な限りステンレス鋼管から PEEK 管に変更した．この改良

は，循環する溶液の変質を防ぐことを目的とする．
2) ステンレス鋼製のバルブをメタルフリーの小容積のバルブに変更し，上下溶液槽の閉鎖時にお

ける容積を減少させた．容積を減少させることによって，拡散現象の時間短縮が期待される．
3) 岩石試料の取り外しを容易するために，試料保持台の仕様を変更した．この変さらによって配

管の長さが短くなり，容積の減少を伴った．

1.3.3.2 実験条件
実験条件は，浸透圧を発生させる塩以外，既往委託研究と同様である．透水・化学的浸透実験にお

ける条件を表 1.3.3-1 に示す．上下溶液槽の閉鎖時における容積は事前に校正実験を行い，また同閉
鎖時における圧縮貯留は (Song et al., 2004) と同様の校正実験を行った．得られた装置固有値を表
1.3.3-2 に示す．容積は既往委託研究の値よりも約 3 割小さく，圧縮貯留は既往委託研究での得られ
た値と概ね等しい．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

255

表 1.3.3-1　透水・化学的浸透実験の条件．

表 1.3.3-2　透水・化学的浸透実験装置の容積と圧縮貯留．

1.3.3.4 実験結果
図 1.3.3-1 ～ 4 に各岩石試料を用いて実施した透水・化学的浸透実験における高濃度および低濃度

溶液槽内の溶液の圧力，KCl 濃度の計測データを示す．それぞれの岩石試料を用いた透水実験は 1 日
以内に定常状態に達し，化学的浸透実験においてもおよそ 1 日以内に高濃度溶液槽の溶液圧力が上
昇し，準定常状態となった．化学的浸透実験は準定常状態に達した後は溶液槽間での濃度差が減少す
るにつれて高濃度溶液槽の溶液圧力は徐々に低下した．ただし，HDB-11 の 982m の試料を用いた
実験では約 1.8 日後に突然の圧力の減少が生じたため，実験を中止した ( 実験中止後，圧力容器と高
圧継手の接合部での溶液の漏れが確認され，それが突然の圧力減少の原因であると考えられる )．

図 1.3.3-1 ～ 4(a) および (b) に透水・化学的浸透実験の計測データ ( 青点 ) とともに，各実験デー
タに対して既往委託研究で得た解析モデルからの式を非線形最少二乗法によってフィッティングした
結果 ( 赤線 ) を示す．同定された透水係数，比貯留率，実効拡散係数，反射係数を表 1.3.3-3 に示す．
なお，982m の試料を用いた実験では圧力減少が生じる前までの計測データをフィッティングに用い
た．

透水係数および比貯留率の値はそれぞれ 1.94×10-12 ～ 8.16×10-12(m/s) および 4.36×10-6 ～ 3.52×
10-4(1/m) となった．ここで求めた透水係数の値は既往委託研究で得られた同サンプルの値の約 2 ～
7 倍程大きい．ただし，図 1.3.3-5(a) に示されるように，透水係数の値は全体的に岩石試料の採取深
度が深くなるにつれ小さくなる傾向が認められる．この透水係数の値と深度の関係は，採取深度が深
い岩石ほど全空隙に占める細孔の割合が高くなるため，採取深度が深い岩石ほど透水経路中において
流量を支配する最小の空隙径が小さくなり，透水性が低くなる可能性を示唆している．なお，比貯留
率の値は採取深度との相関は低い ( 図 1.3.3-5(b))．

KCl の実効拡散係数は，既往委託研究で得られた同サンプルの NaCl に対する値とほぼ同じである．
また，深度 350m から採取された岩石試料が他の岩石試料と比較して大きいが，それ以外の岩石試
料の実効拡散係数はほぼ同じであり，採取深度による明確な差異は認められなかった ( 図 1.3.3-5(c))．
これは表 1.3.3-1 に示される各岩石の空隙率に顕著な差異がないためと考えられる．
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本研究で求めた反射係数の値は既往委託研究で得られた同サンプルの値の 0.2 ～ 0.5 倍程度であっ
た．ただし，図 1.3.3-5(d) に示されるように，反射係数の値は全体的に岩石試料の採取深度が深くな
るにつれ大きくなる傾向は認められる．これは岩石中の化学的浸透を支配すると考えられる微細な空
隙が採取深度の深い岩石コアほど多いためと考えられる．

本研究および既往委託研究の一連の実験では粘土質岩の反射係数，透水係数，実効拡散係数を北海
道幌延地域の稚内層の異なる深度から採取された珪質泥岩を例として評価した．化学的浸透，移流，
拡散に関する各パラメータは主に岩石の空隙性状に支配されるが，これらの岩石試料の反射係数およ
び透水係数は採取深度が深くなるにつれ増加および低下する傾向が認められたが，実効拡散係数に
関しては空隙率の値がほぼ同程度であるため，顕著な傾向が認められなかった．つぎに，Rousseau-
Gueutin et al. (2009) によって本研究で設定した溶液濃度とほぼ同じ濃度条件下で測定された空隙率
が 0.15 の Callovo-Oxfordian 粘土質岩の反射係数，透水係数，拡散係数と本項目で得た物性値の比
較を行う．図 1.3.3-6 に透水係数を基準に整理した反射係数および実効拡散係数を示す．図から明ら
かなように，透水係数と反射係数には明瞭な相関性が認められる一方で，透水係数と実効拡散係数と
の間には明瞭な関連性は認められず，空隙率が 0.15 の Callovo-Oxfordian 粘土質岩の実効拡散係数
は本研究で対象とした幌延泥岩と同定度の値であるが比較的高い．

図 1.3.3-1　HDB-11 984m を用いた透水実験における計測データとフィッティング結果．

図 1.3.3-2　HDB-11 982m を用いた透水実験における計測データとフィッティング結果．
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図 1.3.3-3　HDB-11 984m を用いた化学的浸透実験における計測データとフィッティング結果．

表 1.3.3-3　透水・化学的浸透実験の結果．
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図 1.3.3-4　HDB-11 982m を用いた化学的浸透実験における計測データとフィッティング結果．

図 1.3.3-5　透水係数，比貯留率，実効拡散係数，反射係数と採取深度の関係．
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図 1.3.3-6　透水係数および実効拡散係数，反射係数の関係．

1.3.3.5 異常間隙水圧の成因による比較
浸透圧以外の異常間隙水圧の原因としては，続成作用時の圧縮あるいは結晶水の放出による圧力

上昇や，難透水層等の地質構造による間隙水圧の上昇 ( 伊藤ほか，2004) があげられる．本報告では，
長期的な継続性がない，続成作用等による一時的な圧力上昇と化学的浸透圧による圧力上昇が継続す
る期間を数値解析によって比較した．

モデルは鉛直方向の一次元モデル（モデル深度 600m）とし，深度 0 〜 450m および 500 〜 600m が，
透水係数 1.0×10-12m/s，深度 450 〜 500m を透水係数 1.0×10-14m/s とした．浸透圧を考慮した解
析においては，深度 500 〜 600m における初期塩分濃度を 31.7g/kg，それ以外の部分は 5.82g/kg
とした．塩分濃度は産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の室内実験によるものとした．

浸透圧を考慮した圧力変動との比較のために，圧密あるいは鉱物内の水の放出のような，一時的な
圧力上昇を考慮したケースの解析を実施した．ここでは，浸透圧パラメータを考慮しない以外の浸透
率等のパラメータは同等として，浸透圧を考慮したケースのピーク圧力に近い値の圧力上昇が一時的
に発生した後に消散する過程の解析を行った．

図 1.3.3-7 に，浸透圧を考慮したケースと考慮しないケースにおける難透水層直下での圧力変化を
示す．
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図 1.3.3-7　浸透圧の有無による難透水槽直下での圧力変動の相違．

これから，圧力低下が始まるまでの時間で約 4 オーダー，圧力が静水圧まで低下するまでの時間
で約 3 オーダーの違いがあることが示された．

これらの時間に関しては，パラメータの設定によって変動することが予想されるが，一般的に浸透
圧が発生する岩盤においては，異常間隙水圧は圧密等による圧力上昇と比較して長時間持続すること
が考えられる．

1.3.3.6 まとめ
堆積岩地域における間隙水圧形成への化学的浸透の影響とその継続性を評価するためには，地層を

代表する岩石の透水，拡散，化学的浸透に関連するパラメータを測定することが不可欠である．本項
目では，同一岩石試料から採取深度と同等の応力条件下で測定する既往委託研究で開発した実験装置
を改良し，日本原子力研究開発機構幌延深地層研究センターから提供を受けた北海道幌延地域の稚内
層から採取された珪質泥岩を用いてこれらのパラメータを測定した．測定した同岩石の透水係数およ
び拡散係数は，既往委託研究で得られた物性値と整合的であった．今後は，他の塩を用いた浸透圧発
生に関するデータを取得するとともに，岩石空隙中での比表面積や陽イオン交換溶量等今回実験に用
いた岩石試料とは大きく異なる岩石やモデル材料を用いて反射係数の物理化学モデルの適用性評価を
実施する必要がある． 

また，簡易的なモデルでの数値解析によって，一般的に異常間隙水圧の成因として考えられている
圧密等の一時的な圧力上昇との比較を行った結果，浸透圧の存在によって異常間隙水圧が長時間持続
することが示された．竹田ほか (2013) において，浸透圧による圧力上昇においては，見かけのポテ
ンシャルから推測される地下水流動と，実際の地下水流動は方向や流量に大きな相違があることが解
析的に示されているため，塩分濃度分布や圧力分布のモニタリング結果によっては，実際の地下水流
動モデル構築には，浸透圧の効果を考慮した解析が必要な場合も有りうる．
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1.3.4　浸透圧パラメータ逆解析手法の改良
【実施内容】
室内実験等のデータから解析に必要なパラメータを効率的に評価するための方法として，地下水流

動逆解析手法による透水係数，反射係数等パラメータ逆解析手法を構築する．現在，基本的な機能は
開発・実装されているが，浸透圧パラメータの評価および多くの実験データでの実証を行い，コード
の改良を行う．以上の成果は原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針
における科学的知見に反映される．

【成果】
1.3.4.1 逆解析手法

浸透圧パラメータの逆解析手法としては，地下多相流体流動逆解析コードである iTOUGH2 
(Schwertmann et al., 1999) を改良し，反射係数等の浸透圧パラメータの最適化に対応可能とした．
コードの改良は，コード開発者である Lawrence Berkeley National Laboratory の Stefan Finsterle
博士の協力を得て実施した．

逆解析コード iTOUGH2 は，積分型差分法による多相多成分地下流体流動解析コードである
TOUGH2 (Pruess et al., 1999) の EOS14 (EWASG) (Battistelli et al., 1997) に対し，非線形最適化
手法を組み合わせたものであり，ここでは Levenberg-Marquardt 法によるパラメータ最適化を試み
た．TOUGH2 における基礎方程式は，成分（ここでは，水および塩分）の質量保存則であり，系外
からの流入／流出を考えなければ以下の式で表される．

	
式 1.3.4-1

ここで，κは成分（水，塩分），M は貯留項，V は要素の体積，Γは流動と垂直方向の面積，F は
以下で表される移流項と拡散項を合計した流動項である．

	 式 1.3.4-2

流動相は液相のみの 1 相を仮定すると，液相中の水成分の移流項および拡散項は，

	 式 1.3.4-3

	 式 1.3.4-4

塩分の移流項および拡散項は，

	 式 1.3.4-5

	 式 1.3.4-6

ここで，k は浸透率，Xl
κは液相中の成分κの質量割合，ρl は液相密度，μl は液相の粘性係数，Pl

は液相の圧力，τは屈曲度，σは岩石の半透膜性能を示す反射係数である．
解析モデルは，竹田ほか (2013) に示されている室内実験事例から，直径 5cm，厚さ 5mm の円

盤状のモデルを作成し，両端に実験の設定に従った貯留槽を設けた．高濃度貯留槽の塩分濃度は
0.0338g/g，低濃度貯留槽および岩石の初期塩分濃度は，0.00591g/g とした．岩石試料の浸透率
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は 2.637×10-19m2，反射係数は 0.04234，屈曲度は仮に 0.26 と設定した．また，塩分の拡散係数は
1.010×10-10m2/s，水の拡散係数は 3.206×10-9m2/s とした．

逆解析における反射係数および屈曲度の初期推定値はそれぞれ 0.01 として最大 10 回の反復によ
る最適化を行った．

1.3.4.2　逆解析結果
図 1.3.4-1 に，逆解析の反復ごとの反射係数の推定値を，モデルの反射係数と併記して示す．また，

図 1.3.4-2 に，屈曲度に対して同様の結果を示す．

図 1.3.4-1　逆解析反復過程による反射係数推定値の変動．

図 1.3.4-2　逆解析反復過程による屈曲度推定値の変動．
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今回の逆解析は，最大反復回数 10 回の制限を設けて実施したため，反射係数，屈曲度ともにモデ
ルの値には漸近する傾向はあるが，完全にモデルの値を再現するまでは至っていない．また，屈曲度
に関しては，最適化が停留しているように見受けられる．

ここで，10 回の最適化過程を行った後の高濃度側貯留槽における水圧変化を，モデルと比較して
図 1.3.4-3 に示す．ここでは，モデルと最適化結果の差分を併記した．

図 1.3.4-3　最適化結果とモデルにおける高濃度側圧力変化の比較．

また，高濃度，低濃度側の貯留槽における塩分濃度変化の比較を図 1.3.4-4 および 1.3.4-5 に示す．

図 1.3.4-4 最適化結果とモデルにおける高濃度側塩分濃度変化の比較．
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図 1.3.4-5 最適化結果とモデルにおける低濃度側塩分濃度変化の比較．

これらの結果から，反射係数，屈曲度は完全にモデルを再現してはいないものの，圧力および塩分
濃度の経時変化は，モデルの挙動を十分に再現できていることが示された．

10 回以降のパラメータ再現可能性を評価するために，観測値（圧力および塩分濃度）に対する未
知パラメータ（反射係数および屈曲度）の感度（各時間における観測値をパラメータで微分した値）
を図 1.3.4-6 ～ 1.3.4-8 に示す．この値が大きい場合は，パラメータの微小な変動が観測値に与える
影響が大きいことを示し，パラメータ改善の可能性が高いことを示している．

図 1.3.4-6　高濃度側圧力変化に対する未知パラメータ（反射係数および屈曲度）の感度分布．
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図 1.3.4-7　高濃度側塩分濃度変化に対する未知パラメータ（反射係数および屈曲度）の感度分布．

図 1.3.4-8　低濃度側塩分濃度変化に対する未知パラメータ（反射係数および屈曲度）の感度分布．

これらのグラフから，モデル解析結果と最適化解析結果の差分が比較的大きな，解析開始から長時
間が経過したデータに対する感度は比較的高いため，さらにモデルの改善が期待できる．また，屈曲
度の相対感度が，反射係数と比較してすべての感度分布で大きな結果となっているため，最適化を進
めることによって，屈曲度が改善される可能性が高いことが示唆される．

1.3.4.3　逆解析に対するまとめ
実験結果等から，浸透圧パラメータを評価するために，一般的に用いられている解析コード

TOUGH2 の逆解析コード iTOUGH2 を用いて，反射係数等のパラメータを評価する手法を構築した．
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数値実験の結果，実験結果から作成したモデルのパラメータ等を評価することは可能であった．しか
しながら，浸透圧を組み込んだ順解析の解析自体が現在更なる改良を加えている段階であり，逆解析
も順次改良を進める必要がある．

また，今回は予備的に簡易なモデルへの逆解析の適用であったため，実際の室内実験データやより
複雑なモデルでの数値実験等を通じて，パラメータの観測値への感度解析等を行うことで，室内実験
の最適設計にも適用可能となる．
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【まとめと今後の課題】
ここでは，平成 22 年度から実施してきた，概要調査段階での各種調査・評価手法の取りまとめを

行うとともに，堆積岩地域の間隙水圧分布形成の課題として，浸透圧による異常間隙水圧の評価を行
うための実験データの拡充，数値実験による異常間隙水圧持続性の比較，逆解析コードの開発の成果
を示した．

各種調査・評価手法の取りまとめは，今年度に関しては主に概要調査段階での適用性や不確実性の
観点での取りまとめを実施した．今後は，より安全評価側の観点から，地下水流動あるいは核種移行
に与える影響の観点からの取りまとめが必要である．

水理－力学連成挙動評価の取りまとめは，規制支援研究における室内実験での連成パラメータ評価
手法を取りまとめるとともに，ボーリング孔を用いた原位置評価手法，連続体モデル以外の最新の評
価手法の調査を行った．今後は，不連続体モデルの適用も視野に入れ，各種モデル化手法の比較によ
るパラメータ評価手法の最適設計に関する検討や，室内実験スケールからサイトスケールまでのスケ
ール変換手法の検討を行い，概要調査結果からの力学および水理に関する地質環境モデルの構築や検
証に用いるための成果の取りまとめを行う必要がある．

間隙水圧分布形成に関しては，NaCl 以外の地下水中の代表的な塩として KCl を用いた浸透圧の室
内実験によって，理論的な解析と整合性のある結果を得た．また，鉛直一次元モデルを用いた解析に
よって，浸透圧による圧力上昇の持続性が，一時的な圧力上昇の消散と比較して十分な長さを持つこ
とが示された．今後は，岩石の空隙分布が異なる試料によるデータの拡充，数値解析モデルの改良等
によって，より現実的なモデルの解析によって堆積岩地域への適用性の評価・検証，核種移行の観点
での取りまとめを行う必要がある．

また，室内実験データからパラメータを評価する手法として，浸透圧パラメータを逆解析コードに
よって評価する手法を構築した．簡易モデルでの数値実験によって，反射係数等のパラメータ同定の
可能性が示された．この逆解析手法は，パラメータ評価のみならず，室内実験の観測時間等の最適設
計にも有用な手法であるため，室内実験によるデータ拡充の際の適用例を増やしつつ，逆解析手法の
改良を進めていくことが有用と考えられる．
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1.4　平成23年東北地方太平洋沖地震の知見整理と今後検討すべき課題の抽出
平成 23 年東北地方太平洋沖地震に関して，地震・津波等を含む地質・気候関連事象について，現

時点までに明らかとなっている知見等を可能な限り収集・整理を行い，これまで当該規制支援研究で
実施してきた研究内容を踏まえ，概要調査結果の妥当性を判断するための指標策定に資する観点から，
今後検討を必要とする研究課題について抽出を行う．

平成 24 年度は，平成 23 年いわき内陸地震に伴う温泉の大量湧出事例について，地震発生との関
係および温泉の成因の検討を行った．

平成 25 年度は，平成 24 年度の検討結果に基づき，いわき市における温泉湧出の原因と地質，地
下構造との関係について既存資料を基に検討を行い，将来にわたる断層活動の影響予測に必要な課題
を整理する．

1.4.1　温泉湧出の原因と地質，地下構造との関係
【実施内容】

平成 24 年度の検討により，いわき市における温泉水の前例のない大量湧出の原因は，断層運動に
伴う間隙水圧の変化，深層地下水流動系の変化など複数の原因が重なっている可能性が指摘された．
さらに，深部から断層に沿って NaCl 型の熱水の供給があることも示された．いわき市およびその周
辺部の深層地下水の既存試料の分析やデータの収集を行い，NaCl 型熱水の分布，および地下構造等
との比較により，NaCl 型熱水の成因を検討する．その結果に基づいて，大量湧出の原因が，浅部の
水理環境の変化によるものなのか，深部からの供給が原因であるのかについて検討する．以上の成果
は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断指標あるいは技術指針における科学的知見に反
映される．

【成果】
1.4.1.1 既存試料の水質・同位体分析および文献データの収集・整理

産総研の保有する既存地下水・溶存ガス試料のうち，福島県いわき市周辺地域における既存地下水
の 28 試料について，主成分陽イオン・陰イオン，微量成分，水の水素・酸素同位体組成 (δD−δ18O)，
全炭酸の炭素同位体比 (δ13C) の分析を実施した．また，一部試料については，低レベルトリチウム濃
度（３試料），放射性塩素同位体比 (36Cl/Cl：２試料 ) および溶存ガスの希ガス組成・ヘリウム同位体
比 (3He/4He：6 試料 ) の分析を実施した．このうち，36Cl/Cl の分析データについては，2 章にて他
の分析データとともに評価を行った．さらに，既存研究資料等から，過去の同じような事例について
の情報を収集し，整理を行った．

1.4.1.2　NaCl型熱水の成因の検討
平成 24 年度までの研究により，いわき市における温泉水の湧出に NaCl 型の熱水が端成分とし

て関与していることが明らかとなった（図 1.4.1.2-1）．温泉湧出地点のうち D 地点は，NaCl 型で
あり最も高い溶存成分濃度を示し，水温についても最も高い値（63℃）を示している．この関係を
詳細に見るため，湧出水の水素・酸素同位体比および Cl 濃度について，いわき市および福島県浜通
り周辺の温泉水・深層地下水のデータと比較検討した．対象とする深層地下水・温泉の分布図を図
1.4.1.2-2 に示す．
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図 1.4.1.2-1　いわき市周辺の水位上昇地点 (A) の温泉水および新規湧出水（B,C,D）の陰イオン組成と水温．

図 1.4.1.2-2　いわき市およびその周辺（福島県浜通りおよび北茨城市）の深層地下水の分布．

Cl 濃度 >200mg/L のもののみ示す．

図 1.4.1.2-3 に水素同位体比と酸素同位体比の関係を示す．浜通りおよび北茨城の深層地下水は，
Cl 濃度が低いものについては，すべて天水線の範囲にあり，地域の天水を起源としている．また，



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

273

一部 Cl 濃度の高いものが存在し，それらは，海水あるいは続成流体との混合が推定される．いわき
市の A 地点で湧出する温泉水は高温かつ NaCl 型であるが，溶存成分濃度が低いため，基本的には
天水線の範囲に入っている．しかし，繰り返し観測によるデータでは明らかに混合トレンドが見られ，
同位体的には海水との混合が示唆される．

図 1.4.1.2-3　いわき市およびその周辺部の深層地下水・温泉水の水素・酸素同位体比．

次に，図 1.4.1.2-4 に酸素同位体比と Cl 濃度の関係を示す．浜通りの深層地下水で Cl 濃度が高
いものは，Li/Cl 比が低い傾向があり，同位体組成の結果と整合する天水と海水の混合で説明でき
る．しかし，北茨城の一部（Cl 濃度が高い）のものは，明らかに海水と天水の混合では説明できな
い．続成流体との混合とみるべきである．この北茨城の温泉水は，この地域で水温が最も高く 77℃
に達する．熱源についてはまだよくわかっていない．いわき市で湧出した中で最も高温（63℃）を
示した D 地点では，そのトレンドから混合の熱水端成分の方向がわかった．端成分の同位体組成は
海水方向（図 1.4.1.2-3）であったため，元々は海水を起源とすると考えられるが，図 1.4.1.2-4 では，
明らかに海水方向ではなく，海水よりも Cl 濃度が低い（約半分）濃度の続成流体との混合関係を示
唆する．以上より，湧出が続くいわき市の温泉水に寄与している深部流体は，粘土鉱物等の生成・分
解過程が関与した海水を起源とする続成流体であると考えられる．
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図 1.4.1.2-4　いわき市およびその周辺部の深層地下水・温泉水の Cl 濃度と酸素同位体比の関係．

大沢ほか (2010) によると，宮崎県内の南部の堆積岩地域に存在する深層地下水の端成分をつくっ
ている続成流体は，スメクタイトがイライトに変化する際に層間水を放出した結果，Cl 濃度の低い
水が間隙水に付加され低い Cl 濃度の塩水が生じる．同位体的には，酸素同位体にバリエーション
が生まれるようであるが，水素同位体比は一貫して海水よりも 10-20‰低くなることが示されてい
る．また，Togo et al. (in review) は，福島県沿岸部（本地域）の深層地下水の I/Cl 比などのデータ
から，堆積岩起源のヨウ素の付加があること等から，以下の 2 つの起源の可能性を示した．すなわ
ち，福島県沖に存在する常磐堆積盆中に存在する続成作用を受けた古い海水か，あるいは，太平洋プ
レートの沈み込みによりスラブ上面を形成する堆積岩中から放出された間隙海水を起源とするとして
いる．一方で，Cl 濃度の低い海水起源の水は，新潟—秋田地域を中心に油田鹹水として多くみつかり，
それらについても続成作用が関与し海水が変質したものであるとされる ( 加藤 ･ 梶原，1986；安田，
1996；加藤ほか，2000)．

次に端成分の NaCl 型熱水の上昇について記載する．本地域は，常磐堆積盆の西端に位置（図
1.4.1.2-5）し，基盤岩として花崗岩が存在し，いわき市の A 地点では，花崗岩内を掘削し（深さ
600m），亀裂に存在する温泉水（58℃）を揚水している．D 地点で噴出する温泉水や北茨城の温泉
水についても，さらに高温であることから，基盤の花崗岩より深い深度から温泉水が上昇していると
考えられる．当地域は東北日本の太平洋側に位置し，日本列島で最も地温勾配が低い場に属する．片
山ほか (2010) によれば，常磐堆積盆の直下 50km にプレート境界があり，その場の温度は 210℃と
推定されている．このような温度分布によれば，いわき市や北茨城の温泉水は，少なくとも地殻内の
相当深い場所から上昇している可能性も考慮する必要がある．



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

275

図 1.4.1.2-5　福島県沖の常磐堆積盆の東西地質断面図 ( 岩田ほか，2002)．

1.4.1.3 大量湧出の原因の検討
2011 年 4 月 11 日，福島県いわき市直下深さ 6km を震源とした M7.0 の福島県浜通りの地震（い

わき内陸地震）が発生した．この地震に伴い，井戸沢断層および湯ノ岳断層では，地表に正断層型の
変位が生じている．

いわき内陸地震に伴って，いわき市を中心とした地域で様々な地下水の変化が観測されている（図
1.4.1.3-1）．具体的には，水位の上昇（湧出量の増加）と水位の低下（湧出量の減少）である．一方，
地殻変動にも顕著な変化が観測されている．具体的には，国土地理院 GNSS 連続観測によるいわき
市街地の伸びの基線長変化や，国土地理院の SAR の観測から明らかになった上記二つの断層運動に
伴う地殻の隆起や沈降である．このような地殻変動から推定された断層モデルより，地震発生時に生
じたと予想される地殻の伸縮の分布を計算することができ，地下水変化の分布との比較が行われてい
る ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．その結果，水位上昇は縮みの地殻変動が予
想される地域で，水位低下は伸びの地殻歪変化が予想される地域で生じていることが明らかとなった．

図 1.4.1.3-1　いわき内陸地震後に観測された地下水変化の分布．
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B および C の地下水は，いわき内陸地震から 2 年以上に渡り湧出を続けている（図 1.4.1.3-2）．C
の湧出量には，季節変動が見られるものの，長期的に見ると指数関数的に減少している．この変化は，
1995 年兵庫県南部地震後に淡路島において観測された異常湧水の湧水量変化とよく似ており (Sato 
et al., 2000)，地下水が元の状態に戻る緩和過程を示していると考えられる．

図 1.4.1.3-2　B および C 地点の湧出量変化．

B の地下水は，C の地下水と同様に季節変動が見られるものの，湧出量が減る様子が見られない．
この点については，次の二つの可能性が考えられる．一つは，もともと B の地下水は湧出するポテ
ンシャルを持っていたところ，地震の影響によって新たな水みちが生じて湧出を続けている可能性，
もう一つは，一連の地震の影響によって湧出し続けるポテンシャルを有したという可能性である．前
者については，地震の強い揺れや一時的な湧出量増加の影響によって，ふさがれていた水みちが開い
たというメカニズムが考えられる．B および C 地点における繰り返し調査結果では，水質の変化は
ほとんど見られていない．したがって，これらの湧水の発生は地震に伴って生じたごく浅部の水理環
境の変化が原因と考えられる．B 地点において地震後 2 年以上に渡って地下水の湧出が続いているの
は，この場所が炭鉱施設跡地であることに深く関係していると考えられる．B および C 地点は，過
去に炭鉱の立坑があった場所であることが現地における聞き込み調査で明らかになっている．地震の
影響によってこの立坑と地表とを繋ぐ水みちが生じ，坑道内の被圧された地下水が地表に湧出するよ
うになったと考えれば，長期にわたる湧出も説明することができる．

一方，地震後に水位の上昇が生じた地下水には，NaCl 型も見られる（D 地点）．D 地点では 60℃
以上の NaCl 型温泉水が湧出し続けており，水質の変化も非常に小さい．前述のように周辺の温泉調
査から，いわき地域の地下には NaCl 型熱水が存在し地震活動に影響を与えていることが推定される．
断層活動に伴う NaCl 型熱水の上昇が，温泉水の湧出を継続させている原因の一つである可能性も考
えられる．深部からの NaCl 型熱水の供給の可能性を検討するため，周辺の応力状態と地震活動との
関連性について以下に検討を行う．
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1.4.1.4 いわき市周辺での地殻応力状態と地震活動
温泉湧出の原因と地質，地下構造との関係の検討に関して，いわき市周辺の地殻応力状態，特に，

2011 年東北地方太平洋沖地震発生前の地殻応力状態を把握することを目的に，微小地震を用いた応
力変化の推定を実施した．ここでは，Imanishi et al. (2012) の福島県いわき市周辺の微小地震デー
タに対して，多重逆解法 (Otsubo et al., 2008) を適用して，東北地方太平洋沖地震発生前のいわき
周辺での正断層応力の時間変化を調べた．本検討では，Imanishi et al. (2012) が報告した深さ 20 
km 以浅の約 12 個の微小地震の発震機構（期間：2003 年〜 2010 年）を使用した．ここで使用する
地震の大部分はマグニチュード 3 以下の地震である (Imanishi et al., 2012)．これらの地震は，ほぼ
鉛直方向の P- 軸と NW–SE から WNW–ESE 方向の T- 軸を持つものが多い（図 1.4.1.4-1）．

図 1.4.1.4-1　いわき周辺で検出された微小地震のメカニズム解 (Imanishi et al., 2012)．

数字が付いているメカニズム解 12 個を応力計算には使用した．

図 1.4.1.4-2 に図 1.4.1.4-1 のデータに対して多重逆解法 (Otsubo et al., 2008) を適用した結果を
示す．多重逆解法によって応力 A と B の二つの応力が明らかとなった（多重逆解法およびその結果
の見方については Otsubo et al.，2008 を参照）．応力 A は σ1 軸および σ3 軸がそれぞれ，331°/75°， 
140°/15° である．応力比 Φ は 0.54 である．一方，応力 B は，σ1 軸および σ3 軸がそれぞれ，147°
/87° および 299°/3° である．応力比 Φ は 0.84 である．図 1.4.1.4-2 の結果を，応力 A および B で
説明可能な地震を評価するために時系列に地震を並べたものが図 1.4.1.4-3 である．各地震の断層面
に対して，与えた応力における理論すべり方向と実際にすべった方向との間の角度（ミスフィット角）
を用いて評価を行った．ここでは Nemcok and Lisle (1995) に基づき，30° を閾値とした．その結果，
応力 A で説明できる地震は 2004 年以前に，応力 B で説明できる地震は 2009 年以降に発生してい
ることが明らかとなった．これは，福島県いわき市周辺での微小地震（M<3）を用いて明らかになっ
た応力期間（Stress Period）は，2005 年頃から 2009 年頃の間を境に変化したことを示す．
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図 1.4.1.4-2　多重逆解法 (Otsubo et al., 2008) によって明らかとなったいわき市周辺の応力．

円外の三角印は海溝型地震の余効変動によるいわき市周辺の変位方向を示す．

図 1.4.1.4-3　検出された応力と各微小地震との関係．

(a) 12個の微小地震のミスフィット角．白丸が応力A，黒丸が応力Bでのミスフィット角を示す．ミスフィット角が30° 以内
であればその応力での適合性が高いと判断する． (b) (a)から読み取れる応力期間（Stress Period）．
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ここでの結果と該当地域周辺での地殻変動との比較を行う．東北沖では 2005 年以降に M7 クラス
の海溝型地震が発生しており，それらの地震では大規模な余効変動を伴っていた (Suito et al., 2011)．
応力期間の転換期が余効変動でいわき周辺が変形し始めたタイミングと調和的であり，かつ，応力 B
の σ3 軸方向が余効変動でのいわき周辺での変位方向と調和的である（図 1.4.1.4-2 および 1.4.1.4-4）．

図1.4.1.4-4　2011年東北地方太平洋沖地震発生前の二つの応力といわき周辺で発生したマグニチュード7規模の海溝型地震
の本震と余効変動による変位(Suito et al., 2011)との関係．
(a) いわき市周辺に変位を与えた5つの海溝型地震とGPSによって明らかになった変位: (A) 2005年8月16日宮城県沖地震 (M 
7.2); (B) 2008年5月8日茨城県沖地震 (M 7.0); (C) 2008年7月19日福島県沖地震 (M 6.9); (D) 2010年3月14日福島県沖地
震 (M 6.7); (E) 2011年3月9日三陸沖地震 (M 7.3). (b)GPSによっていわき市周辺で測定された変位．青森県南西部（ダイヤ
モンド）を固定点としている．変位の観測期間は2002年1月1日から2011年3月9日．縦軸に変位を示し，東側への変位を正
としている．2008年頃から顕著に東に変位していることが分かる．

ここで，応力 A（stress A）および B（stress B）の差応力をそれぞれ，ΔσA および ΔσB として，差
応力の算出を行った．仮定として，① σv（上裁荷重）は取り扱う期間は一定である，②マグニチュー
ド 7 規模の海溝型地震の本震と余効変動による変位においては σhmax（水平最大圧縮応力）より σhmin（水
平最小圧縮応力）の変化が大きい，とした（図 1.4.1.4-5）．σ3 の変化が他の主応力に比べて大きいと
すると，ΔσB は ΔσA の約 3 倍となる（図 1.4.1.4-5）．2008 年以降のいわき周辺での歪みを見積もる
と約 4×10-7 であるので，ここで地殻のヤング率：32 GPa とした場合，その際の応力変化は約 1.3×
10-2 MPa となり，差応力は 10-2 MPa オーダーとなる．ここで算出した 10-2 MPa オーダーの差応力は，
Yoshida et al. (2012) が東北日本弧での東北地方太平沖地震発生前後の応力状態から算出した差応力
より一桁小さい．また東北地方太平洋沖地震によるいわき市周辺での応力変化（1 MPa）(Imanishi 
et al., 2012) よりも非常に小さい．
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図 1.4.1.4-5　マグニチュード 7 程度の海溝型地震の本震および余効変動による応力変化のモデル．

いわき市周辺において東北地方太平沖地震発生前に 10-2 MPa オーダーの小さな差応力であること
を考えると，いわき市周辺では東北地方太平沖地震や福島県浜通りの地震による応力変化の影響が非
常に大きかったことを示す．そのような低差応力状態での地震発生の要因として，間隙水圧の寄与
が挙げられる．実際に，該当地域地下には低速度領域が存在することが報告されており (Matsubara 
and Obara, 2011；Tong et al., 2012；図 1.4.1.4-6)，また，2011 年 4 月 11 日の福島県浜通りの
地震（Mw=6.6）が発生した際のいわき市街地において温泉が湧出したことと調和的である．

図 1.4.1.4-6　いわき地域周辺の地震波 (P 波 ) 速度構造 (Matsubara and Obara, 2011 を改変 )． 

Imanishi et al. (2012) によると，いわき内陸地震とその余震活動により，太平洋プレート境界と
いわき内陸地震の震源の間に分岐断層の存在が示唆された（図 1.4.1.4-7）．さらに，気象庁一元化震
源によると，分岐断層の存在が示唆される領域での深さ 40km までの地殻内の地震活動と，いわき
内陸地震周辺の余震活動が，2012 年までは減衰していたが，その後 2014 年 1 月にかけて減衰がき
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わめて遅い（図 1.4.1.4-8，図 1.4.1.4-9)．この事実は，プレート境界付近からいわき内陸地震の余
震域付近に，分岐断層を経由して流体が移動し，その流体の移動が継続的に起きている可能性を示唆
する．

図 1.4.1.4-7 東北地方太平洋沖地震後の地震活動．

いわき内陸地震付近の断面E-E’では，プレート境界といわき内陸地震を結ぶ分岐断層（Branching fault）の存在が示唆され
た(Imanishi et al., 2012)

図 1.4.1.4-8 　いわき内陸地震の余震活動．

気象庁一元化震源のうち，M>3，震源の深さ 20km 以浅を表示．

図 1.4.1.4-9 　いわき内陸地震の東側の地殻内 ( 深さ 0 ～ 40km) の M3 以上の地震活動．
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1.4.2　断層活動の影響予測に必要な課題の整理
【実施内容】

断層活動は，周辺の水理構造に変化を与え地下水流動系に影響するだけでなく，断層を水みちとし
た深部から熱水の上昇にも影響すると考えられる．将来にわたる断層活動の影響予測のため，事例を
集め断層活動が与える影響についてとりまとめ今後必要となる課題を整理する．以上の成果は，原子
力規制委員会による概要調査結果の判断指標作成において，断層活動の影響について評価するための
基礎資料となる．

【成果】
1.4.2.1 断層活動による影響に関する事例収集
1) 淡路島（兵庫県）

1995 年兵庫県南部地震は，同年 1 月 17 日に兵庫県の明石海峡付近を震央として起きた M7.2 の
活断層型地震である．断層のずれは右横ずれ型で，長さは約 40km，幅は約 15km，変位量は 0.2m
から 2.5m 程度と推定されている (Ito et al., 1995)．特に，震央のすぐ南側に位置する淡路島の野島
断層では，約 10km に渡って 1m から 2m 程度の変位が地表に現れた．この地震に伴って，近畿地
方から中国地方に渡る広い範囲において地下水位の上昇や低下の変化が観測されている (King et al., 
1995; Koizumi et al., 1996 など )．特に，地震後に水位の上昇や湧出量の増加が見られた地点は，
震央の北側の地域に集中しており，断層モデルから地殻歪変化の縮みが推定される地域と一致する．
したがってこれらの地下水変化は，地震後に生じた地殻歪変化によると考察されている．なお，地震
時に見られた地下水位の上昇や低下は，ほとんどが一時的なものであった．

一方，淡路島では，標高の高い地域で渇水，標高の低い地域で異常湧水が発生し，1 年以上に渡る
地下水異常の継続が報告されている (Sato et al., 2000 など )．これらの変化は，高地の渇水と低地の
湧出がセットで生じていることと，断層モデルから地殻歪変化が伸びと推定される地域でも湧出が見
られていることから，地震時の強い地震動によって浅部の水理環境が変化して生じたものと考察され
ている．

2) 松代（長野県）
1965 年 8 月から 1967 年 5 月にかけて，長野県松代地域で地下水の大量湧出を伴う地震活動が起

きており，松代地震と呼ばれている ( 大竹，1976 など )．また，この地下水は Cl に富む成分を有し
ており，断層帯から湧出していることから，断層活動により周辺の地下水系が長期的に影響を受けた
一例として取り上げる．

松代地震は，一般的な活断層型の地震とは異なり，複数の活動期を経て地震回数の増減を繰り返し
た地震活動である．第 1 活動期から第 2 活動期までの約 1 年間に渡り，皆神山の北東を中心とした
活動域が徐々に拡大した．この活動域の拡大に伴って活動域を中心としたドーム型の地殻の隆起が起
きており，その地殻変動量は最大隆起量が約 70cm，最大伸縮量が 116cm に達し，隆起域は 10km
遠方まで及んだ ( 大竹，1976)．1966 年 8 月から同年 12 月までの第 3 期以降は，隆起は収まり，逆
に地殻の収縮が起きている．また，第 3 期には活動域の中心において，北西から南東の方向に約
4km の長さに渡って雁行状の地割れ群が発達しており，これは変位が約 50cm の左横ずれ断層によ
って生じたものと推定されている．

この地殻変動に伴い，活動域の中心の断層帯からは大量の深層地下水の湧出が起きている ( 奥澤
･ 塚原，2001 など )．この地下水の湧出は，ドーム型の隆起活動に対応して湧出量が増加しており，
最大湧出量は 1 分間に 2 トンに達した ( 大竹，1976)．もともと湧水や温泉があった地点ではその湧
出量が顕著に増加し，断層帯周辺では地面のいたるところから湧出が起きたという．隆起活動が沈
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降に転じると，地下水の湧出も減少に転じている．しかしその中には，活動から 30 年が経過した
1997 年時においても湧出が継続している地点が存在する ( 奥澤 ･ 塚原，2001)．

湧出した地下水は，水温が 10℃から 45℃程度，pH が 6 から 7 という特徴を持っている ( 奥澤 ･ 塚原，
2001)．主要成分は，陽イオンが Na と Ca，陰イオンが Cl であり，Cl 濃度は多いもので 8,000mg/
L に達する地点もあることから，湧出した深層地下水の多くは NaCl-CO2 型のマグマ由来の熱水と
推定されている ( 吉田ほか，2002)．湧水の中には，第 3 期の活動中に Cl 濃度が 1,500mg/L から
4,500mg/L に上昇した地点もあり，地震活動に伴って深層地下水が上昇したものと考えられている．
奥澤 ･ 塚原 (2001) は，この深層地下水の組成を Na:310meq/L，Cl:330meq/L と推定し，Ca は深
層地下水の上昇時に二次的にもたらされたものと考察した．また，これらの湧水には大量に CO2 が
含まれているため，深層地下水の上昇のメカニズムの一つとして，CO2 含有水の発泡によるエアリ
フト効果が提唱されている ( 小出ほか，2006)． 

前述のように，松代地震活動は通常の活断層型とは大きく異なり，ドーム型の隆起や地震活動の推
移の様子はマグマ上昇に伴う群発地震活動とよく似ている．このことから，「水噴火」( 中村，1971)
と呼ばれることが多い．断層活動により周辺の地下水系が影響を受けた一例ではなく，熱水の上昇が
原因で地震・断層活動が誘発された例と言える．このような深部熱水を要因とした活動が火山地域や
断層地域で生じうることは，熱水等が地下水系に与える影響の将来予測のためには重要な事例である．

1.4.2.2 断層活動の影響の予測に必要な課題の抽出
断層活動が周辺の地下水系に与える影響については，まず，地下水流動系における断層の働きにつ

いて知ることが重要である．平成 24 年度までに，北陸地方砺波平野 ( 産業技術総合研究所深部地質
環境研究コア，2009，2010)，大阪平野 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2009) および
関東平野 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2009，2010) において，断層の機能に関す
る検討を行っている．その結果，

・砺波平野，大阪平野においては，断層周辺の深層地下水に深部から上昇する CO2 を含む塩水が
存在すること，つまり，断層は深部からの水みちとなること

・砺波平野，大阪平野において，断層は浅層地下水が深層地下水系に流入し混入する機能も果たす
こと．つまり，深部へ浸透する水みちとなること

・大阪平野，関東平野においては，断層の存在が深層地下水流動系を規制し，地下水系を不連続に
区分すること

等がわかった．
このような断層機能による影響は，断層の存在だけでなく，将来にわたる断層運動による深部流体

上昇活動や断層変位の蓄積などにより，その影響の規模や影響の時間変動が変化しうるものである．
従って，各種影響についての時間的変動や規模の将来予測は検討されなければならないものであるが，
断層活動そのものの活動予測や深部流体活動そのものの予測が行われなければ，甚だ困難なことだと
言わざるを得ない．本項においては，主に観測事実から断層に関連する地下水変動，規模の予測に関
する問題点・課題を記載する．断層活動の将来予測および深部流体活動の将来予測の 2 点は別に検
討中ものであり，本項においては触れない．また，地震動による地下水系への影響についても触れない．

まず，時間的変動についてであるが，1995 年兵庫県南部地震において，淡路島島内で断層近傍か
ら湧水が湧き出しているが，地下水系への影響は一時的なものであり，

・断層活動による歪み変化によって水理環境が変化
・地震動による水理環境の変化

の2つが原因となって生じたことが明らかになっている(King et al., 1995；Koizumi et al., 1996；
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Sato et al., 2000)．1965年からの松代群発地震における深層地下水噴出についても，その量につい
ては急速に減少している(大竹，1976；奥澤･塚原，2001)．現在も引き続き少量の湧出が見られるが，
断層活動による水みちの形成とCO2の気泡によるエアリフト効果による湧出メカニズムも考えられて
いる(小出ほか，2006)．しかし，2011年4月のいわき内陸地震において生じた地下水系への影響は，
約3年経過した現在でも，湧出量にまったく減少傾向が見られないところもあり，単純な歪みおよび
地震動の影響とその緩和過程では説明できないことは明らかである．このような事例はこれまでには
ないため，いわき市の事例について原因究明が重要となり，将来このような事象が生じうるかどうか，
さらに，規模や持続時間はどの程度であるのかが問題になる．

本年度までの成果により，いわきにおける地下水，温泉水の大量湧出に，NaCl 型の海水を起源と
する続成作用に関連した深部熱水の存在が関与している可能性が指摘された．また，当該地域が主に
東西系の伸張場にあり，南北系の正断層が発達する地域であることも関連があると考えられる．この
ような場においては，まず，地下深部で開口割れ目を生じやすい点，そして深部熱水の供給があると
いう 2 点の条件が，熱水上昇を促進し，大量の熱水を地下深部の割れ目系に保持しやすいと考えら
れる．このような地質条件が今回の大量湧出を引き起こすひとつの要因となっている可能性が考えら
れる．今後は，この地質条件が妥当であるかどうかの検討がまず必要である．

次に，将来予測に関することとして，影響の時間的変動について検討する．通常の断層運動は変位
と緩和の過程を経て，新しい水理環境に落ち着いてゆくと考えられる．これまでの事例では，地震時
に水位や水量の大きな変化が見られるものの比較的短時間（1 年以内）に元の状態に戻る場合がほと
んどであった．いわき市の事例では，3 年後でも湧出量に減衰が見られない．また，周辺の地震活動
にも減衰が見られない場所（北茨城市）が存在することも関連がある可能性があり，いずれもこれま
で我々が経験したことのない事象である．これは，持続する地震・断層活動により，まったく別の水
理環境へ移行しているのか（不可逆），あるいは，非常に長期にわたる緩和過程を経て元に戻るのか（可
逆），という 2 つの考え方を想起させる．この点の検討は非常に重要であり，影響の時間変動に関す
る将来予測を行う上でまず明らかにされなければならない．

最後に，規模に関する予測についてである．湧水量は，重力ポテンシャルによる通常の地下水流動
の各種パラメータに加え，深部熱水上昇が大量にある場合には，ジオプレッシャーによる水頭，水み
ちの透水性，割れ目等の貯留係数等の水理に関する各種常数と出口のポテンシャルが必要である．湧
出の規模に関する予測を行うためには，今回のいわきにおける事象について，その規模を詳細に調査
した上で，観測事実を説明できるモデルを検討するべきであろう．ただし，現時点では使用できるデ
ータが限られる点に問題が残る．今回のいわき市における事例では，場所が異なる浅層地下水および
深層の温泉水が水質変動をほとんどしないまま，大量に湧出し続ける点が重要ではないかと考えられ
る．つまり，いわき市周辺には浅層—深層地下水の多重の水系が存在し，そのどちらもが同時に，か
つ広域に水位を上昇させている点である．このような現象に留意しつつ，大量の湧出規模とその持続
に関する原因についてさらなる検討を行う必要がある．
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【まとめと今後の課題】
いわき市における地下水および温泉水の大量湧出について，既存地下水試料の分析を行うことによ

り，その関与が明らかとなった高温端成分の NaCl 型熱水の成因の検討をおこなった．その結果わか
ったこと等をまとめると，

・NaCl 型熱水は海水起源であるが，続成作用を受け，塩分濃度が海水よりも低い．
・常磐堆積盆下のプレート境界の温度は 210℃ /50km と低い ( 片山ほか，2010)．にもかかわらず，

高い水温 (60℃以上 ) の温泉水が存在している．その起源は深いと考えられる．
・基盤岩を形成する花崗岩の亀裂中に高温の NaCl 型温泉水が存在する．

以上より，NaCl型熱水は，
・常磐堆積盆にたまった温泉水が上昇（深さ 5-6km 程度）
・プレート境界で沈み込む太平洋スラブから搾り出された間隙水が上昇（深さ 50km 以上）

の可能性がある．
また，いわき市周辺における地震前の地殻応力の状態を見積もった結果，10-2 MPa オーダーの小

さな差応力であることがわかった．いわき市周辺では東北地方太平沖地震や福島県浜通りの地震によ
る応力変化の影響が非常に大きかったことを示し，そのような低差応力状態での地震発生の要因とし
て，間隙水圧の寄与が挙げられ，震源域（約 10km）以深の深部熱水活動の存在が推定される．この
深部熱水の存在は，地震波速度構造や地震分布からも同様に推定が可能である．

最後に，断層活動の影響予測に必要な課題の整理のため，断層活動に関連すると考えられる地下水
湧出事例について，淡路島および松代の例を紹介し，その原因や影響について，いわき市の事例と比
較検討を行った．影響の持続時間および規模の予測に関して，今後の考え方をまとめた．その結果，
地震および変動域の分布等の結果に基づいて，熱水の湧出量等と地震活動，地殻変動との関連性を検
討の上整理するとともに，熱水の上昇経路についても検討を行った上で大量湧出の原因・持続性等の
要因の検討を行う必要がある．また，いわき市の大量湧出の規模とその持続に関する原因についての
検討結果を用いて，各種影響の時間的変動，規模等について予測に関する検討を引き続き行う必要が
ある．
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2.　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討
原子力規制委員会は，最終処分施設建設地の選定に際し最終処分法に基づき，経済産業大臣が定め

る基本方針および最終処分計画の一部事項のうち，安全の確保のための規制に関する事項について経
済産業大臣から意見を求められる．

ここでは，精密調査結果の妥当性について原子力規制委員会が意見を述べる際に用いるための具体
的な判断指標策定に資する観点からの研究を行う．

また，最終処分施設建設地の選定後は，事業許可申請が行われることから，許可に係る技術基準策
定に資する観点からの研究を行う．

特に，深部流体 ･ 熱水活動の将来予測および影響範囲とその定量的評価手法の検討については，深
部流体・熱水活動の将来予測手法の開発を目標として実施する．

平成 24 年度までに，同位体および溶存成分を用いた深部流体の判別・検出方法の開発を行い，ヘ
リウム同位体等を用いた深部流体の滞留時間評価手法等を開発した．また，NaCl-CO2 型の熱水と深
部低周波地震の分布に相関性があることを示し，地震発生と熱水の上昇との関連性に関する科学的根
拠を提示した．さらに，熱水活動に関与する流体の組成の特徴と範囲について取りまとめ，成層火山
およびカルデラ火山における影響範囲とマグマ起源物質の地下水系への影響評価手法を提示した．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに実施した深層地下水データベース等の成果の利用や既存井等
における地下水採取調査により，各種変動の種類を整理し，その種類に応じた各種変動パラメータの
変化の幅，影響の持続期間についての推定手法の提示を行うとともに，問題点や不確実性に係る課題
について，最新の知見をもとに整理する．

2.1　深層地下水データベース等の成果の利用や既存井等における地下水採取調査
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，深部流体・熱水の上昇場に地域性が認められ，特に東北日本前弧
域に高温型と考えられる NaCl-CO2 型の熱水上昇が見つかっていない．また，九州地方においては，
深部流体の影響の検討ができるほどデータがない．そのため，特に東北日本—関東地方の太平洋側お
よび九州地方について，既存井等を用いた地下水採取調査および各種分析を行い，深層地下水データ
ベースと合わせて深部流体に関するデータを整備する．

【成果】
2.1.1　地下水試料採取，水質・同位体分析および文献データの収集・整理

深部流体・熱水に関するデータの少ない東北地方（宮城県，岩手県，秋田県），関東地方（茨城県，
栃木県，千葉県），九州地方（鹿児島県，熊本県，宮崎県，大分県，福岡県）において，既存井等か
ら地下水・溶存ガス試料を 168 試料採取した．これに加えて，産総研の保有する既存地下水・溶存
ガス試料のうち，東北〜関東地域および四国〜九州南部地域における既存地下水の 184 試料，合計
352 試料について，主成分陽イオン・陰イオン分析を実施した．

一部試料については，微量成分（132 試料），水の水素・酸素同位体組成 (δD-δ18O：332 試料 )，
全炭酸の炭素同位体比 (δ13C：292 試料 )，放射性炭素同位体比 (δ14C：31 試料 )，放射性塩素同位体
比 (36Cl/Cl：37 試料 )，低レベルトリチウム濃度（32 試料），および溶存ガスの希ガス組成（90 試料），
ヘリウム同位体比 (3He/4He：90 試料 ) の分析を実施した．既存井等から採取した地下水の付随遊離
ガスの 16 試料について，ガス組成，δ13C および希ガス組成と 3He/4He の分析を実施した．温泉分析
表や井戸掘削資料などから水質や深度情報を収集した．
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2.1.2　データ解析および地理情報データベース化
昨年度までに深層地下水データベースに登録されているデータおよび，収集した分析データのうち，

深部流体・熱水活動の将来予測や影響範囲の定量化に資するために，データの整理・解析を行い，地
理情報データ化を実施した．
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2.2　各種変動の種類およびその変動パラメータの変化の幅や影響の持続期間についての推定手法
【実施内容】

深部流体の影響には地域性があることがこれまでの検討結果によりわかっている．各種変動予測は
科学的根拠に基づいて原因を解明しなければならないため，まず，物質である深部流体の特徴の地域
性と地下水流動系に係る地域性について要因を整理する必要がある．その上で，全国の地下水系への
影響について要因を整理し，変動パラメータの変化や影響の持続時間について推定する．さらに，既
往委託研究の成果のみならず，最新の国内外の研究成果のレビューを行い，特に精密調査段階におけ
る深部流体の影響の評価手法の基になる知見を整理する．問題点や不確実性に係る課題については，
評価手法の改良による解決可能性の検討を含めてとりまとめる．以上の成果は，原子力規制委員会が
作成する精密調査結果の判断指標あるいは技術指針に反映される．

【成果】
2.2.1　深部流体・熱水活動の地域特性の抽出
2.2.1.1　マントル物質の上昇

沈み込み帯におけるマントル物質の上昇場の地域特性を推定するために有効な指標のひとつとして
ヘリウムの同位体比 (3He/4He 比 ) が挙げられる．マントル起源のヘリウムが地下深部からどのよう
な経路をたどり，地上へと運ばれるのかということについては未だ未解明な点が多いが，花崗岩等の
結晶性の高い岩石中のヘリウムの拡散速度は非常に遅く，30km 程度の地殻を通過するために数十億
年かかる (Ozima and Podosek, 2002) ことを考えると，拡散のみによる移動は現実的ではない．そ
のため，マントル起源ヘリウムが地上へと上昇するためには，マントルから地上への “ 運び手 ” と “ み
ち ” が必要である．まずひとつめの条件の “ 運び手 ” としては，沈み込んだスラブを起源とする深部
流体・熱水が挙げられる．マントル起源ヘリウムは，沈み込んだスラブが温度圧力条件により水を吐
き出し，マントルウェッジを部分溶融させる際に液相に取り込まれ，スラブ起源流体を “ 運び手 ” と
して地上へと輸送される．そのため，マントル起源ヘリウムの分布は，火成活動の分布とよい相関が
見られる．そしてもうひとつの重要な条件である “ みち ” としては，構造線を含む断層や旧火山の火
道などが挙げられる．また，西南日本の前弧域の一部では，火成活動のない非火山地域にもマント
ル物質の上昇域が見られる．これは，火成活動のない地域下にもマントルから地上へ深部流体・熱
水の “ みち ” が存在する証拠である．西南日本弧では，プレート境界におけるスラブ起源流体の循環
も，沈み込んでいるフィリピン海プレートが高温であるため比較的浅部でのみ起こるとされ ( 片山ほ
か，2010)，マントル起源ヘリウムの循環が火成活動のない非火山地域にも及んでいることが示唆さ
れる．

2.2.1.2　スラブ起源流体の上昇
島弧に特徴的なマグマは，その発生にスラブ内の含水鉱物の分解に伴い発生する水が関与している

ので，マグマに含まれる水はスラブ起源である (Giggenbach, 1992；Tatsumi, 1989)．一方，マグ
マの存在しない地域でも，マグマ水と非常によく似た同位体組成や成分特徴を持つ「有馬型熱水」が
存在し，その水の起源はスラブから脱水した水がマグマを生成せず，そのまま超臨界熱水流体として
マントル内を上昇してきた水と考えられている ( 風早ほか，2014；Kusuda et al., in review)．しか
しながら，スラブの脱水によりどのような組成の熱水がどのような条件で生成するのか等の知見は甚
だ乏しいのが現状である．平成 24 年度までの成果により，全国各地に存在する非火山性温泉を形成
する深層地下水のうち，NaCl-CO2 型かつ水の水素・酸素同位体比がマグマ水方向にシフトする特徴
があるものについては，Li/Cl 比が高い特徴（重量比で 0.001 以上）を有しており，スラブ起源熱水
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の混入を生じていることが示された ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012，2013)．また，
第四紀火山の近傍にも，Li/Cl 比の高い NaCl-CO2 型の特徴を持つものがあり，その源の熱水は地殻
下部でマグマが固結するときに放出されたものである可能性が指摘された ( 産業技術総合研究所深部
地質環境研究コア，2012)．第四紀火山近傍の火山性温泉の中には，浅部マグマから放出される火山
ガスが地下水に流入し強酸性となり，Li/Cl 比は高くないものが存在する．これらの強酸性火山性流
体を含む水は，その存在が火山近傍 (15km 以内 ) に限られるため，本項では議論しない．スラブ起
源流体が NaCl-CO2 型である証拠として，ピナツボ火山の噴出物に含まれるマントル捕獲岩の流体包
有物中に同様の組成の流体が見つかり，有力な物証となっている (Kawamoto et al., 2013)．以上より，
Li/Cl 比が 0.001（重量比）より高い値を持つ温泉水・深層地下水は，スラブ起源水を含むことを示
している ( 風早ほか，2014；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)．一方で，火山地域
と非火山地域の両方に存在するスラブ起源水を含む深層地下水の多くは，NaCl-CO2 型を示し，明瞭
に異なる成分を有しているわけではない．非火山地域のスラブ起源水は，スラブから直接上昇した熱
水であると考えられるが，火山近傍のスラブ起源水は，マグマの固化に伴い放出された熱水の可能性
もあるため，直接熱水の形で上昇したかどうかの判別は困難である．

地殻下部に存在するスラブ起源水が，地表付近まで上昇するには，断層や火山の旧火道等の水みち
が必要である ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012)．したがって，上昇場があるか
否かは，そのような構造の有無に依存すると考えられる．したがって，火山活動が想定される場所，
過去に火山活動があった場所，あるいは，断層（活断層のみならず地質断層においても上昇しうる）
が存在している場所については，深部から地表付近にいたる水みちが存在すると考えられるため，地
殻深部に熱水が存在する条件が整えば NaCl-CO2 型のスラブ起源流体が上昇する可能性がある．一方
では，スラブ起源水等の深部熱水の存在が断層活動を励起するという考え方もある ( 例えば，Tong 
et al., 2012)．その場合は，特に活断層の存在とスラブ起源水の上昇に強い関係が想定される．しか
しながら，現在のところ地震発生と熱水のメカニズムに関する関係は，定説化しているわけではない
ため，今後さらなる解明を待たなければならない．

2.2.1.3　スラブ起源流体のBr/Cl指標
スラブから放出される水には，含水鉱物の分解によって生成された水とスラブ中の堆積物の間隙に

保持されていた間隙水が搾り出されて放出された水の 2 種類が存在する．上述した NaCl-CO2 型の
スラブ起源熱水は，マグマ起源水と同様の特徴を有することから，マグマの発生と同様に前者の含水
鉱物の分解によって生成されたものと考えられる．一方で，間隙水由来のスラブ起源水は，沈み込み
初期段階の低圧条件下で，圧密効果によってほとんどスラブから放出されると考えられてきた．しか
し，Sumino et al. (2010) は，四国の三波川変成帯に含まれるマントル起源のかんらん石中の流体包
有物が，間隙水由来と考えられる Br/Cl および I/Cl 比が現在の海水よりも高い値を持つ変質した海
水を包有していることを示した．この事実は，スラブがマントル内に沈み込むような高温高圧下にお
いても間隙水が残っていたことを示す．この Br/Cl-I/Cl の関係を持つ水は，地表付近では，古海水
あるいは続成作用を受けた変質海水に見られる．間隙水をはじめ多くの海水起源の地層水の Br/Cl と
I/Cl 比が地層中で時間とともに高くなるのは，有機物の分解に伴い，有機物由来の Br と I が付加す
るとされ，天然ガス田や油田鹹水等では，例外なく高い Br/Cl と I/Cl 比を持ち (Fehn et al., 2006；
Kastner et al., 1990；Martin et al., 1993；Muramatsu et al., 2007)，CO2 ではなく CH4 を主に溶
解している．

次に含水鉱物の Br/Cl について述べる．現在，含水鉱物と水の間の Br/Cl の分配に関する実験デー
タは存在しないが，分配関係については予想が可能である．鉱物中に OH として水が存在する場合，
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イオン半径の大きな Br，I は Cl に比べて OH のサイトを置換にくい．したがって，海水と鉱物が反
応して含水鉱物が形成される際には，鉱物中の Br/Cl 比が海水より低くなることが期待される．その
含水鉱物が分解した場合は，Br/Cl 比が海水よりも低い水が脱水する．この Br/Cl の関係は，海水起
源の間隙水と逆の関係になるため，スラブ起源水の生成プロセスを理解する上で重要である．指標で
あるスラブ起源水の Li/Cl および水素・酸素同位体比と Br/Cl がどのような関係になっているのかに
ついて以下に検討する．

西南日本および東北日本の深層地下水について，水素，酸素同位体比と Li/Cl 重量比および Br/Cl
重量比の関係を図 2.2.1.3-1 および図 2.2.1.3-2 に示す．西南日本については，Li/Cl 重量比が 0.001
よりも高いものは，マグマ水あるいはスラブ起源水の方向に同位体比がシフトしていることがわか
る（図 2.2.1.3-1(a)）．東北日本については，西南日本と比較して塩濃度が低い傾向にあり，同位体
シフトしているものが少ないため明瞭ではない（図 2.2.1.3-1(b)）．Br/Cl 重量比については，西南日
本で Br/Cl 重量比が 0.0025 よりも低いものが同様に同位体シフトしている（図 2.2.1.3-2）．つまり，
スラブ起源水は Li/Cl 比が高く，Br/Cl 比が低いという特徴を持つ．

図 2.2.1.3-1　(a) 西南日本および (b) 東北日本の深層地下水の水素・酸素同位体比と Li/Cl 比の関係．

◯の大きさは Cl 濃度を表す．西南日本は風早ほか (2014) による．
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図 2.2.1.3-2　(a) 西南日本および (b) 東北日本の深層地下水の水素・酸素同位体比と Br/Cl 比の関係．

◯の大きさは Cl 濃度を表す．

次に，スラブ起源水の指標としての Li/Cl 比と Br/Cl 比の関係について，西南日本および東北日本
における深層地下水のデータを図 2.2.1.3-3 および図 2.2.1.3-4 に示す．プロットに用いたデータは，
深層地下水データベース ( 高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) に
記載されているものを用い，さらに Li/Cl 指標の有効性を保持するため Cl 濃度が 200mg/L 以上のデ
ータのみ用いている．図 2.2.1.3-3 において西南日本の Li/Cl 比が高く Br/Cl 比が低いところに，Cl
濃度の高い水の多くのデータがプロットされているが，含水鉱物の分解に伴いスラブからマントルに
放出されたスラブ起源水に相当すると考えられる．一方，東北日本の図 2.2.1.3-4 については，西南
日本と同様に高い Li/Cl および低い Br/Cl のデータクラスターがあり，スラブ起源水を示すものと考
えられる．しかし，その位置は西南日本のスラブ起源水の位置と微妙に異なり，東北日本において
は Li/Cl 比が若干低い特徴がある．この原因については，今後検討の必要がある．東北日本で特徴的
なのは，海水よりも明らかに高い Br/Cl 比を示す新潟—秋田の油田地域の鹹水である．これらは Br/
Cl 比が高くなると Li/Cl 比も高くなる傾向が見られる．油田鹹水には 200℃を超えるものもあるため，
Li/Cl 比が少し高くなるのは整合的である．西南日本においては Br/Cl 比の高いものはほとんど存在
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しない．図中にある一点は愛知県の CH4 を含有する深層地下水である．また，西南日本で特徴的な
水として，Br/Cl 比は低いが Li/Cl 比もスラブ起源水ほど高くない水が存在する．これらの水は塩水
であるが，中国地方および四国地方の内陸部の堆積岩地域に存在し，どちらも時代は異なるが付加体
堆積物に含まれる地下水である．超長期にわたる岩石—水反応がどうのように作用するのかよくわか
っていないが，今後，堆積物中での反応について検討すべきであろう．最後に，西南日本および東
北日本の沿岸部にある海水起源と考えられる塩水は，Br/Cl 比は海水とほぼ同じであるが，Li/Cl 比
は海水よりも高いものが多い．この結果は，海水が地層内で滞留している間に Li/Cl 比は上昇するが
Br/Cl 比は影響を受けないことによるものと思われる．これらの塩水の中には Li/Cl>0.001 のスラブ
起源水とされるものも多く含まれる．Br/Cl 比が海水と同程度で Li/Cl 比が高い水は，海水を起源と
するが，高温を経験し，含水鉱物の脱水とは無関係の水であるということになる．つまり，これらの
水は，沈み込むスラブの堆積物中に含まれる間隙水を起源とした水である可能性がある．

図 2.2.1.3-3　西南日本における Li/Cl 比と Br/Cl 比の関係．

図 2.2.1.3-4　東北日本における Li/Cl 比と Br/Cl 比の関係．
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2.2.1.4　深部熱水の特徴の分布
本節では，スラブ起源熱水の指標としての深層地下水の Li/Cl および Br/Cl 比の分布について示し，

水温や水質特徴についてまとめる．また，放射性炭素同位体指標および放射性塩素同位体指標につい
て，データ数が限られることから広域分布については示さず，その利用について検討した結果を本章
の最後に「付録 1 および 2」として掲載する．

1) 西南日本弧
西南日本地域の Li/Cl 比，Br/Cl 比，水温および水質タイプの分布について，Cl 濃度 200mg/

L 以上の深層地下水について図 2.21.4-1 〜図 2.2.1.4-4 に示す．Li/Cl の分布では，赤◯印（Li/
Cl>0.001）がスラブ起源水の分布を表す（図 2.2.1.4-1）．スラブ起源水は山陰地方の火山列にそっ
て存在するとともに，紀伊半島—四国にかけて主に中央構造線，有馬—高槻構造線等および一部の活
断層に沿って分布していることがわかる ( 風早ほか，2014；産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア，2013)．これは，地殻深部からスラブ起源水が上昇する際に火山火道や断層・構造線等が水み
ちとなるためであると考えられる ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．

図 2.2.1.4-1　西南日本弧における Li/Cl 重量比の分布 ( 風早ほか，2014)．

青線は活断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，グレー線は地質断層(産業技術総合研究所地質調査総合セ
ンター，2010)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

次に，Br/Cl 重量比の分布を図 2.2.1.4-2 に示す．海水の Br/Cl 比の値は 0.0034 であり，図中で
は緑○〜青○に相当する．これらの深層地下水は，主に沿岸部にみつかるため，海水起源の塩水が
存在していることと整合的である．図 2.2.1.4-1 と図 2.2.1.4-2 を比較すると，基本的には高い Li/Cl
比の分布域と低い Br/Cl 比の分布域が一致する．前述したように低い Br/Cl 比は含水鉱物の脱水の指
標，Li/Cl 比は高温の履歴の指標とそれぞれ考えられるので，西南日本における Li/Cl 比が高いスラ
ブ起源水は，そのほとんどが含水鉱物の脱水により生成した熱水であると考えられる．しかし，特徴
的な分布として和歌山—淡路島では中央構造線に沿っていても，Br/Cl 比が高くなっていることがわ
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かる．つまり，スラブ起源であっても，スラブの間隙水に由来する．この特定の場所に間隙水起源の
スラブ起源水が上昇する原因については，現時点ではよくわからない．Br/Cl 比の低いスラブ起源水
が，和歌山—淡路島の北に位置する大阪—神戸地域において高密度でみつかることは，沈み込むフィ
リピン海プレートと日本列島を形成する地殻の大構造の中に原因があるのかもしれない．今後さらに
検討する必要がある．

図 2.2.1.4-2　西南日本弧における Br/Cl 重量比の分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活
断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，グレー線は地質断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，
2010)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

Li/Cl 比の指標からスラブ起源水の混入があると考えられる深層地下水の温度分布を図 2.2.1.4-3
に示す．ほとんどが 40℃以下であり，20℃以下のものが多数存在することがわかる．火山性でない
もので，60℃以上の高温の温泉を形成しているのは，紀伊半島南部の湯の峰，有馬温泉，湯田温泉
に限られる．スラブを起源としマントル内を上昇するスラブ起源水を混入するにもかかわらず水温が
低い深層地下水が多い理由は，流量が少ないため，地殻内を上昇する際に温度が低下する，あるいは，
地殻内部に熱水が貯留される場があり上昇速度が遅い等が考えられる．
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図 2.2.1.4-3　西南日本弧におけるスラブ起源水を混入する深層地下水の水温分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活断
層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

次に，陰イオン組成の分布では，基本的に Cl 型，HCO3 型，CO2 型およびその組み合わせが多い．
これは，深部から供給されるスラブ起源水が NaCl-CO2 型の特徴をもつ ( 産業技術総合研究所深部地
質環境研究コア，2011b，2012) ことと整合的である．山陰地方の一部において SO4 型の水質を示
すものがある．これらの SO4 の硫黄同位体比（δ34S）を分析した結果，+15 〜 +25‰の値が主体で
あった．このことは，この硫黄種がマグマから放出されたものではなく，海水起源であることを示
唆する．SO4 が多い NaCl-CO2 型の深層地下水の分布域はグリーンタフ地域にあり，堆積岩中の硫酸
塩鉱物，硫化鉱物から SO4 が供給された可能性がある ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，
2012)．
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図 2.2.1.4-4　西南日本弧におけるスラブ起源水を混入する深層地下水の水質分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活断
層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

2) 東北日本弧
東北日本地域の Li/Cl 比，Br/Cl 比，水温および水質タイプの分布について，Cl 濃度 200mg/L 以

上の深層地下水について図 2.2.1.4-5 〜図 2.2.1.4-8 に示す．図 2.2.1.4-5 の Li/Cl の分布では，赤◯
印（Li/Cl>0.001）がスラブ起源水の分布を表すが，スラブ起源水は火山フロント周辺にそって存在
するとともに，背弧側に分布していることがわかる．また，Tamura et al. (2002) による第四紀火山
分布（ホットフィンガー）地域にスラブ起源水が存在することもわかる．したがって，東北日本にお
けるスラブ起源水は，マグマ起源水であると考えられる．スラブ起源水を混入する深層地下水の組成
は弱酸性—弱アルカリ性の NaCl 型であり，CO2 を含むこともあるため，このスラブ起源水はマグマ
が地殻深部で固化したときに放出された熱水である可能性がある ( 産業技術総合研究所深部地質環境
研究コア，2012)．大きな特徴として，西南日本で広範囲に見られた非火山性のスラブ起源水は東北
日本ではみつからない点が挙げられる．
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図 2.2.1.4-5 東北日本弧における Li/Cl 重量比の分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータを含む．青線は活
断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，グレー線は地質断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，
2010)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

次に，図 2.2.1.4-6 の Br/Cl 比の分布では，内陸の第四紀火山近傍に Br/Cl 比の低い深層地下水（オ
レンジおよび赤色の◯）が存在する．低い Br/Cl 比は，スラブ内の含水鉱物の分解によるものと考え
られるため，マグマの発生に関与するスラブ起源水の特徴であり，これらの深層地下水にマグマ起源
のスラブ起源水が混入しているものと考えられる．一方，背弧側では Br/Cl 比が高い値になる傾向が
顕著に見られ，新潟北部では Li/Cl 比ではスラブ起源と考えられるものでも，Br/Cl が高い場合がある．
Br/Cl 比が高いのは，前述したように有機物等の分解により Br が地下水に濃集するためである．東
北日本では，新潟—秋田の日本海沿岸部に油田・ガス田が多く存在し，山形県内の盆地においてもガ
ス田がある．これらの地域では，非常に滞留時間が長いと考えられる油田鹹水等の続成作用を受けた
変質海水が広く分布している特徴がある．このような地域でもマントル起源ヘリウムが広範囲に存在
している（2.2.1.5 節）．これらの地域の深層地下水は，1) 地殻浅部に存在する油田鹹水等の影響が
大きく，Br/Cl 比は高い濃度の Br を含む油田鹹水の比を示し，スラブ起源水は上昇してもその寄与
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がみえなくなっている可能性，あるいは，2) スラブ起源水はマグマ起源以外のものは上昇していな
い可能性の 2 つが考えられる．

図 2.2.1.4-6 東北日本弧における Br/Cl 重量比の分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活
断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，グレー線は地質断層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，
2010)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

Li/Cl 比の指標からスラブ起源水の混入があると考えられる深層地下水の温度分布を図 2.2.1.4-7
に示す．第四紀火山地域では 60℃以上の高温の温泉を形成しているものがある．新潟でみつかる高
温の温泉は，地下で 200℃以上の高温になっている油田鹹水の混入の影響であると考えられる．西南
日本よりも高い水温を示す温泉が多いのは，第四紀火山起源の温泉が多いため，その場所の地温勾配
が高いのが原因であろう．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

300

図 2.2.1.4-7　東北日本弧におけるスラブ起源水を混入する深層地下水の水温分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活断
層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

次に，陰イオン組成の分布 ( 図 2.2.1.4-8) では，基本的に Cl 型が多く，次に HCO3 型，CO2 型，
SO4 型およびその組み合わせが多い．これは，深部から供給されるスラブ起源水が NaCl-CO2 型の特
徴をもつ ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2011，2012) ことに加えて，SO4 が多い特徴
がある．これらの SO4 の硫黄同位体比（δ34S）は，+15 〜 +25‰の値が主体であり，この硫黄種が
マグマから放出されたものではなく，海水起源であることを示唆する．東北日本のこれらの分布域は
グリーンタフ地域であり，西南日本の山陰地方と同様に，堆積岩中の硫酸塩鉱物，硫化鉱物から SO4

が供給された可能性がある ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)．
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図 2.2.1.4-8　東北日本弧におけるスラブ起源水を混入する深層地下水の水質分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータも含む．青線は活断
層(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2009)，▲は第四紀火山(西来ほか，2012)を示す．

2.2.1.5　深部熱水の特徴を決める要素
1) マントル起源物質の分布特徴

本節では，マントル物質の指標としての深層地下水のヘリウム同位体比の分布について示し，その
特徴についてまとめる．

(1) 西南日本弧
西南日本弧のヘリウム同位体比の分布を図 2.2.1.5-1 に示す．3He/4He 比の値が高い方がマントル

物質の寄与が多いことを示し，4Ra 以上はマントル起源ヘリウムの寄与率が 50% 以上である地点で
あり，マントル起源物質の分布を表す．マントル起源ヘリウムはスラブ起源流体に付随し上昇してい
ることが考えられるため，概ねスラブ起源流体の分布と一致し，前項により示された Li/Cl 比・Br/
Cl 比と相関が見られる．具体的には，背弧側の火山列および紀伊半島から四国にかけての中央構造
線を含む断層域に分布し，地殻深部から火山火道や構造線を含む断層を水みちとして上昇しているこ
とを示唆している ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)．一方，四国地方の中央構造
線より南側では Li/Cl 比・Br/Cl 比の分布と相関は見られず，低い同位体比の分布を示している．こ
れは，マントル起源ヘリウムはスラブ起源流体がマントル内を通過してきたもののみに取り込まれる
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という性質のためである．この地域下にはマントル起源ヘリウムのソースとなるマントルウェッジが
存在せず，スラブ起源流体がマントル起源物質を取り込むことなく，そのまま地殻内を上昇している
と考えられる．

図 2.2.1.5-1 西南日本弧におけるヘリウム同位体比の分布．

黒破線は中央構造線，▲は第四紀火山（西来ほか，2012）を示す．

(2) 東北日本弧
東北日本弧のヘリウム同位体比の分布を図 2.2.1.5-2 に示す．西南日本弧と同様に，3He/4He 比

の値が高い方がマントル物質の寄与が多いことを示す．4Ra 以上はマントル起源ヘリウムの寄与率
が 50% 以上である地点であり，マントル起源物質の分布を表す．東北日本弧のマントル起源物質は，
火山フロント周辺と背弧域に分布し，西南日本弧とは異なり，前弧側の非火山地域には際立った上昇
場は見られない．その分布は，背弧側全域におよび，スラブ起源流体分布を示す Li/Cl 比の分布が火
山フロント周辺域と Tamura et al. (2002) による第四紀火山分布（hot fingers）地域に限定される
のとは様子が異なる．特に，新潟 – 秋田の日本海沿岸域に点在する油田・ガス田のヘリウム同位体比
は非常に高い値を示し，マントル起源物質を多く含む．この地域の油田・ガス田は主に新第三系が胚
胎層となっているため，通常は時間の経過に伴う U-Th の放射壊変で放出された地殻起源のヘリウム
により希釈され，同位体比は小さくなることが想定されるが，この地域のマントル起源ヘリウムはあ
まり希釈されることなく上昇しているように見える．これはこの地域が 1) マントル起源ヘリウムの
上昇速度が非常に速い，2) 地殻の含有する U-Th の量が少ない，3) またその両方の影響が反映され
ている，という可能性が考えられるが，はっきりとした原因はよくわかっていない．今後十分に検討
していく必要がある．ただし，隣接した地域のガス田でも，水溶性ガス田は低同位体比を示す．これ
は，その起源が古海水であり，海水が蓋となり長時間滞留していたためである ( 産業技術総合研究所
深部地質環境研究センター，2007)．また，東北日本弧では構造線を境にヘリウム同位体比分布に違



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

303

いがあるようにみえる．畑川構造線（HTL）の東側は，火山フロント周辺域でもマントル起源ヘリウ
ムの上昇が小さい．これは，畑川構造線（HTL）の東側には広範囲に厚い大陸地殻の断片である北上
花崗岩が存在しているためであり，火山の火道のような深部起源の水みちの存在域を除いては，結晶
質岩が深部起源流体上昇の蓋になっていることが考えられる．

図 2.2.1.5-2 東北日本弧におけるヘリウム同位体比の分布．

グレー破線は火山フロント，橙色領域は第四紀火山分布（hot fingers）（Tamura et al., 2002），茶色破線は地質断層（畑
川構造線：HTL，棚倉構造線：TTL）（久保ほか，2003）▲は第四紀火山（西来ほか，2012）を示す．

2) スラブ起源熱水の地質・地質構造による胚胎場の特徴
スラブ起源水が地表および浅層地下水の影響をあまり受けず上昇している事例が，有馬温泉（兵庫

県神戸市），石仏（大阪府河内長野）および鹿塩（長野県大鹿村）等で見られる．これらの場所で共
通しているのは，花崗岩や変成岩等の結晶質岩の断層系等に沿って上昇・自噴していることである．
結晶質岩では，亀裂系が地下水胚胎の場になっており，浅層地下水の流動量より大きな流量でスラブ
起源流体が上昇する場合には，大きく希釈されず濃い塩水として地表に流出しているものと考えられ
る．結晶質岩地域では，上記以外にも掘削井でも多くのスラブ起源流体の混入した深層地下水がみつ
かっている．一方で，堆積岩地域においては，自然湧出としてスラブ起源熱水が湧出する場合はみつ
からず，掘削井でのみスラブ起源流体が混入している深層地下水が大阪平野，和歌山平野，砺波平野
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等でみつかっている．堆積盆地の比較的深層に希釈率の低い高塩濃度の地下水が存在する傾向がある．
これらは，淡水希釈のみの場合もあれば，古海水等の停滞水と混合している場合もあるため，スラブ
起源熱水の混入の解析が必要となる ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．

堆積岩地域においても，深層に存在する基盤岩が花崗岩，変成岩等の結晶質岩であることが多く，
スラブ起源流体は伏在する断層系等を通して上昇していると考えられる．大阪平野と富山県の砺波平
野では，それぞれ位置関係からスラブ起源流体の上昇場として機能している断層が特定されている (
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．また，スラブ起源流体の上昇場では，地殻浅部
の微小地震活動が活発な傾向が見られることがわかっている ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア，2013)．地震活動と熱水活動の同地性は，それぞれの活動に相互に関連があることを示しており，
熱水活動による過剰間隙水圧による地震発生や地震（断層）活動に伴う水みち形成による熱水上昇等
が考えられる．

一方で，スラブ起源流体のみつからない地域も存在することがわかっている．中国地方の前弧側
花崗岩地域（広島県—岡山県西部），東北地方前弧側の結晶質岩地域である福島県阿武隈花崗岩地域，
岩手県北上地域等である．これらの地域では地殻浅部における微小地震活動も不活発 ( 産業技術総合
研究所深部地質環境研究コア，2013) であり，地震波速度構造の観測結果からも熱水そのものが地殻
上部に存在していない可能性がある．ただし，地殻下部においては，地震波が低速度を示す場所も存
在しているため，スラブ起源熱水が完全に地殻内部にないと結論することはできない．

3） スラブ起源熱水の反応進行
次に，上昇時間についてであるが，流体の上昇時間を解析的に決定することは本来非常に困難であ

る．ここでは，地表水等による希釈率の低いスラブ起源水が上昇していると考えられる有馬温泉（有
馬—高槻構造線上），石仏（中央構造線の北部の領家花崗岩地域）および鹿塩温泉（中央構造線の東
部の三波川変成岩地域）の特徴から上昇時間に関して考察する．図 2.2.1.5-3 に，それぞれの温泉水
について，水温，pH，CO2 濃度および Cl 濃度を示す．水温については有馬温泉で沸点を示す高温
であるが，他の 2 カ所では 25℃以下である．これは有馬温泉水が深部から直接湧出している，つま
り上昇時間が相対的に短いことを示す．いずれも Cl 濃度は高い値を示し，有馬温泉では海水よりも
Cl 濃度が高い．pH は CO2 溶存量と関連し逆相関になる．CO2 を多く含んだまま上昇する有馬温泉
では pH が低く，上昇過程で鉱物とあまり反応していないことを示す．図には示していないが，石仏
は全炭酸のうち HCO3 イオンが占める割合が多く，上昇過程で CO2 と鉱物が反応し，中性化が進行
していることを示す．鹿塩温泉水は，pH が最も高く，すでに溶液中に CO2 はほとんど存在できない．
さらにアルカリ性で安定な CO3 濃度も低く，炭酸塩鉱物として沈殿し炭素種が失われている可能性
が高い．3 地域の中で最も鉱物種との反応が進行していると考えられる．鹿塩は三波川変成帯の中に
あるが，局所的に存在する超塩基性岩からなるミカブ帯の近傍に位置している．このような岩石と反
応すれば水は非常に高い pH を持ち，溶存する炭酸種はすべて沈殿する可能性が考えられる．水質お
よび pH の特徴から，有馬温泉水が最もよくスラブ起源熱水の特徴を保持し，次いで石仏となり，鹿
塩については上昇中に反応が最も進んだ水質となっていると考えられる．この反応の進行度について
も，上昇時間と関連があると考えられ，水温から考えられる相対的上昇時間の違いと矛盾しない．流
量については，これまでに調査が行われており，有馬温泉では 1.3L/sec( 産業技術総合研究所深部
地質環境研究コア，2012)，石仏では 1.4L/sec( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)，
さらに鹿塩では 0.3L/sec（風早ほか；未公表）であり，桁違いに流量が異なることはない．しかし，
上昇時間には，これ以上に大きな違いがないと先に述べた反応進行度を説明できないであろう．

さて，地殻内をこれらの熱水が上昇する場合，上昇時間に大きく関わるのが，地殻内部に存在する
熱水貯留層の規模である．流量が一定である場合には，貯留層の規模で流動に要する時間が決まる．
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この 3 つの温泉におけるスラブ起源熱水の上昇時間の違いは，地下深部に存在する熱水貯留層の規
模の違いによるものであると考えられる．すなわち，石仏，鹿塩では大型の熱水貯留層が地殻内部に
存在し，しかも湧出温度が低いことから，貯留層は比較的浅い上部地殻内に存在するのではないかと
考えられる．

図 2.2.1.5-3　有馬型温泉水（有馬，石仏，鹿塩）の水温，pH，CO2/ 全炭酸，Cl 濃度．
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2.2.2　地下水系への影響要因の整理と元になる知見
2.2.2.1　影響の種類

深部流体，熱水活動が周辺の地下水系に与える影響は，サイトの天然バリアや廃棄体を変質，腐食
等により破壊する恐れがある深部流体等に含まれる化学種と水温等が重要である．重視される化学種
および付随パラメータは，水温，pH，NaCl 濃度，CO2 濃度などが挙げられる．さらに，深部流体
等に含まれる化学種は，水温変化，岩石・鉱物等との反応や，流体自体のガス分離等により，溶存成
分の種類や濃度および pH が変化することも考慮が必要である．変質帯等を形成することで知られる
火山性熱水活動では，火山ガスや火山ガスを溶解した強酸性の地下水により変質作用を起こす．しか
し，これらの熱水活動は，基本的に活火山周辺部に活動の場所が限られるため，サイト選定時に排除
されると考えられる．ここでは，深部流体の中でも，地殻深部で固化したマグマから供給されるマグ
マ起源かつスラブ起源の熱水流体（火山から離れて地表に到達しうる）と火山活動と無関係に熱水と
して上昇するスラブ起源熱水流体（スラブ起源水）について取り扱う．ただし，1.4 章で述べたように，
スラブの堆積物の間隙水起源の NaCl 型熱水が東北地方の前弧側で活動している可能性の指摘，およ
び，2.2.1.3 項で新しく示した Br/Cl 指標により，スラブ起源水を含水分解鉱物起源の水と間隙水起
源の水を区別できる手法の活用により，スラブ起源水といっても多種にわたる可能性がでてきた．こ
れら多様なスラブ起源水による影響については，今後さらに詳しく検討を行う必要がある．本節で取
り扱うのは，NaCl-CO2 型のもので含水鉱物の分解により生成したスラブ起源水，いわゆる有馬型の
スラブ起源水である．NaCl-CO2 型のスラブ起源水は地層内の鉱物等との反応による pH の変化によ
り炭酸種の種類が変化する（2.2.2.5 項）．NaCl，CO2 ともに腐食の原因物質であるので，評価の対
象となる．これらの化学種の影響の程度の把握においては，スラブ起源水等の流量やその変化および
持続時間などのパラメータも重要になってくる．このようなスラブ起源水のパラメータは，その成因
とプロセスにより値と変動値が決まるため，まず，影響要因の整理が重要である．

2.2.2.2　要因の整理
深部流体等による地下水系への影響の要因を検討するには，まず，影響の原因であるスラブ起源水

そのものの挙動と変化の仕組みの理解が必要である．本項では，1) スラブ起源水等の供給源とその
供給源のメカニズム，2) 供給源から地下水系までの上昇経路，3) 上昇する流量と上昇時間について，
それらの変動要因も考慮しつつまとめる．

1) 供給源のメカニズム
スラブ起源水の供給源はマントルに沈み込むプレート（スラブ）である．スラブには，元々海洋地

殻を形成している中央海嶺で噴出した玄武岩およびその下位にある沈積岩やマントル起源岩石と玄武
岩を覆う海底堆積物からなる．この中で，水は，玄武岩が噴出したときに海底熱水活動等により生成
した含水鉱物 ( 風早，1997)，沈み込むプレート内の断層に沿って浸透した間隙水およびその反応生
成物の含水鉱物 (Kerrick, 2002；Tilmann et al., 2008)，さらに堆積物の間隙水として存在する．こ
れらの水はその組成，挙動等がすべて異なり，全容の解明に至っていないのが現状である．間隙水は
沈み込みに伴う圧密作用で搾り出されるが，多くは浅所で放出されると考えられている．しかし，深
さ 100km まで潜った証拠もあるため (Sumino et al., 2010)，すべてが浅所で放出されつくしてはい
ないようである．含水鉱物は，低温低圧化で安定なオパールから始まり，スメクタイト，イライト等
の続成作用に関連する鉱物から角閃石，雲母のように高温高圧下でも安定なものまで幅広く存在し，
それぞれ脱水する温度圧力条件が大きく異なる．このような鉱物—水系の反応，生成等については，
たとえば Hacker (2008) 等により解析され，プレートが沈み込む際に水がどの深度でどのくらいの
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量が放出されるのかについて検討が行われている．しかしながら，どのようなタイプの水やガスが放
出されるのかについては，まだよくわかっていない．

さて，スラブが供給源であり，含水鉱物の水も間隙水もスラブの沈み込みに伴い放出されるので，
供給量はプレートの運動速度とプレートに含まれる鉱物種，間隙水の量で決定され，定常的な供給が
あるものと推定される．これは沈み込むプレートにより異なることも示しており，それぞれに固有値
を持つと考えられる．さらに，プレートの沈み込む角度が場所によって異なるフィリピン海プレート
と西南日本弧と九州—琉球弧の両者では，温度・圧力の関係が違うため，水の放出過程は異なるはず
である．これらスラブ起源水の初期値が異なる場も念頭に置いておく必要がある．

2)上昇経路
スラブ起源水の供給源から地下水系までの上昇経路としては，マントル内の浸透流的上昇経路と主

に上部地殻内の亀裂系を上昇する経路の 2 種類がある．マントル内での上昇はよくわかっていない，
並びに，本目的に対して重要性が低いと考えられる．しかし，マントルを上昇後，地殻下部に到達し
たときにどのような空間分布を示すのかについては，地表付近での上昇域を決定する重要な因子であ
る．地殻下部の観測は，地震波や電磁気等を用いた地球物理学的手法に依存する．地震観測は，Hi-
net 観測網の整備および解析技術の進展により飛躍的に向上し，現在では日本列島の広域にわたり地
震波速度構造がわかるようになってきた．その結果，広域にわたるマントル－地殻の速度構造の不均
一性が明らかとなり，その原因はさらに深いマントルの上昇流や，マントル対流による熱水流体の移
動などによると考えられている．また，スラブ自体も速度構造が異なっており，低速度域を形成する
場所では，スラブの脱水や放出された熱水の移動等の解釈がされている．さらに，地殻内部について
も観測結果が集積されつつあり，地震波の低速度域に熱水流体が存在する可能性が多数の事例で指摘
されている（産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013）．以上より，地殻下部では，熱水流
体に偏在性が認められる．また，マグマの固化に伴い放出されるスラブ起源水についても，火山活動
の局地性から偏在性は明らかである．したがって，まず，現在，ある場所で熱水上昇がありうるかど
うかについては，地震波や電磁気による観測により検討が可能な状況にあると考えられる．なお，こ
れらについては，主に観測結果を元にした地震学的解釈であるが，熱力学的に脱水反応を起こす温度
圧力条件と整合性が確保されている場合は，より信憑性が高いものと思われる．今後は，地質学—地
球化学等の物質科学的手法により，検証が進められるべきである．

次に地殻下部から地表付近への上昇経路についてであるが，深層地下水の調査により明らかにな
ったスラブ起源水の空間分布 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013，図 2.2.1.4-1，図
2.2.1.4-5) から，偏在性があり，構造線や断層，あるいは火山の旧火道等を水みちとして上昇してい
ると考えられる ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．水みちとしての断層については，
水みちとして機能する亀裂が存在すればよく，活断層でなければならないという前提はない．したが
って，非常に古い現在は活動していない地質断層や火山火道等も上昇経路となりうる．どのような経
路で上昇しうるかについては，深層地下水の流出域に関する調査研究が重要であり ( 産業技術総合研
究所深部地質環境研究コア，2013)，流出域の特性と湧出機構等の解明が将来予測の上で重要である．

3) 流量と上昇時間
先に述べたように，スラブの脱水量は定常的であると考えられる．しかし，マグマによって運搬さ

れるスラブ起源水はマグマ発生の間欠性によって，連続的には地殻下部に供給されないであろう．マ
ントル内を熱水流体として上昇すると考えられる非火山地域のスラブ起源水は，マグマよりも流動
性に富むため，比較的定常的に供給されている可能性がある．その流量については，平均的にはス
ラブの脱水量からマントル深部に潜ってゆく水を差し引いたものであり，Jarrard (2003) や Hacker 
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(2008) が，熱力学的反応を考慮し，スラブから地殻への供給量の見積りを行っている．風早ほか 
(2014) によれば西南日本弧において島弧長 500km あたりの供給量は 40L/sec であり，水文学的に
観測されたスラブ起源水の流量 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012) は矛盾のない範
囲で整合的である．

先に述べたように，地殻内を上昇するスラブ起源熱水の経路に熱水貯留層が存在している場合があ
る可能性がある．貯留層の存在は，地殻下部に供給されたスラブ起源熱水が地殻内を上昇する時間そ
のものを決定づけると同時に上昇時間を桁違いに多様化させる．このような上昇モデルを元に，4He
−36Cl による塩水年代測定法 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) を用いた地殻内で
の平均滞留時間あるいは上昇時間の推定は不可能ではなく，今後地殻内部の岩石種の推定と U,Th 濃
度等のデータが蓄積されれば行うことが可能になるであろう．近年，地殻内にブライトレイヤーと呼
ばれる地震波（S 波）の反射面が多数存在することが明らかになってきており，熱水貯留層のルーフ
が反射面になっている可能性が指摘されている．これらの地震波の解析結果の活用も合わせて行う必
要があるだろう．
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2.2.3　各種変動パラメータの変化および影響の持続時間の検討
本節においては，各種変動パラメータについて現在の知見を集約し，その変動特性を地域特性がど

の程度の大きさであるのかも含めて検討を行う．また，各種影響の持続時間について，地域特性の有
無も含めて検討する．影響を与える流体のパラメータで変動を考慮するものとして，水温，化学組成，
地下水系への流量，持続時間がある．化学組成は CO2 および HCO3 等の無機炭素種と Cl 濃度が重要
である．

2.2.3.1　水温の変動
地下から上昇するスラブ流体は，マントルを通過するため非常に高温である．地殻下部において

は，400-500℃以上が想定される．また，マグマが地殻下部で固化する際に放出されるスラブ起源水
も 600℃以上の高温で放出されると考えられる．処分地深度に到達したときの水温は，上昇速度等に
もよると考えられるが，CO2 の気相を持つ流体として最速で上昇した場合，処分地深度の静水圧下
での boiling point に相当する温度になる．水温は，スラブ起源流体の流入が想定される場合は，処
分地深度では最大で 200℃程度であろう．

2.2.3.2　化学組成の変動
流体の化学組成を決定するのは，初期組成および化学反応・相平衡であるが，反応・相平衡は温度

の関数であり，深部から上昇する流体の上昇速度の変化によっても水温が変化するため注意を要する．
スラブ起源水の組成は，有馬型熱水の場合，Cl 濃度が 40,000mg/L，CO2>0.6M 以上と推定されて
いる ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．しかし，スラブの脱水場所や温度環境の
違いにより，初期組成が変化すると考えられるが，初期組成がどのように決まるのかまだよくわかっ
ていない．2.2.2.2 項で述べたように，スラブ起源水の上昇速度には非常に大きな違いがあると考え
られるため，岩石等との反応による水質変化は非常に大きな幅を持ちうる．正確な予測を行うことは
できないが，2.2.1.5 項で述べたように，CO2 は上昇場所によっては失われうるものであること，Cl
濃度は変化しないで上昇すること等を地球化学的エビデンスとして扱うことができる．

2.2.3.3　流量の変動
次にスラブ起源水の流量については，前節で述べたように，供給源のメカニズムと経路に大きく依

存する．すなわち，火山性（マグマ活動）と非火山性（プレートの脱水・マントルから直接供給）の
2 種類はスラブから放出された水を起源とするが，上昇経路と形態が異なるため，地殻下部から上昇
するモデルを作成する場合でも初期値がまったく異なることになる．スラブからの供給量は，たと
えば西南日本弧の場合で島弧 500km あたり 40L/sec（前節参照）である．この量は 100 万年間では，
1.3×1011 トンの膨大な量の水が最終的に熱水として上昇してくることになる．この水がマグマ生成
と有馬型のようなスラブから直接上昇する熱水に振り分けられている．振り分けられる割合は，プレ
ートの沈み込み角や温度など様々は条件により変化すると考えられるため，広域的には地域性が存在
する．2.2.1.4 項で示したスラブ起源水の広域分布より，東北日本弧では，主にマグマとしてスラブ
起源水が運搬されること，そして西南日本弧では主に有馬型に代表されるスラブ起源熱水としてマグ
マを経由しないで前弧側に上昇すると推定される．また，上昇する場所は，火山形成場や断層・構造
線沿い等に限られるため，空間的な流量平均値は流量としての意味はあまりない．

マグマ起源のスラブ起源水は，火山ガスやそれを溶解して生成する強酸性熱水と異なり，地下深部
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で固化したマグマから放出されるため，放出される熱水の量は地下に貫入したマグマの規模に大きく
依存する．現在観察されるマグマ溜りの化石としての花崗岩の規模や巨大カルデラ噴火時の噴出物量
等から，地殻深部のマグマ溜りは 100km3 以上に達しうる．仮に 100km3 のマグマに 10wt% の水が
含まれていた場合では，このマグマ溜りが固化する際に放出される熱水の総量は，マグマの密度を
2,500kg/m3 とすると，2.5×1010 トンである．この量は 100 万年間に上昇する西南日本の熱水量の
1/5 の規模になる．流量値については，スラブ脱水が恒常的に生じていると考えられるので，長期的
かつ広域的にはほぼ一定に保たれるはずである．しかし，スラブ起源水をマグマが運搬する場合は，
地殻内におけるマグマの挙動により，地表への流動パターンは大きく変化することに留意しなければ
ならない．

直接スラブから熱水として上昇する場合は，地下に貯留層がある場合でも，長期的には定常性を保
っているはずであり，マグマ由来のスラブ起源水の変動よりも変動幅は小さいであろう．ただし，地
下における貯留層の形成や断層活動による熱水上昇等もあるため，短期的には変動しうるものである．
現在，熱水上昇の痕跡がない断層地域においても将来は熱水活動が生じる可能性がある点は留意すべ
きである．より詳細な変動幅については，さらに事例を含めた検討が必要である．

2.2.3.4　持続時間の検討
熱水活動の持続時間は，供給のメカニズムと上昇経路の特性により決まると考えられる．マグマに

由来するスラブ起源水は，マグマの固化により放出されるので，マグマの規模，固化速度により供給
量と流量が決まる．ひとつのマグマ活動の寿命は数 10 万年程度と考えられるので，持続時間も同等
の長さが想定されるべきである．しかし，複成火山の形成機構等から同じ場所に何度も別のマグマが
供給される事例は一般的であり，このような場においては一回のマグマ活動の持続時間はあまり意味
がないため，継続的に供給されるものとする方が適当である．

直接スラブから上昇するスラブ起源水は，流量の変動幅の検討と同様の理由で，基本的には長期的
かつ連続的に活動するものと考えられる．しかし，地殻浅部の貯留層の存在と断層活動等による小規
模な流量変動時の持続時間については，1.4 章にて取り上げている熱水活動の予測に関する問題等も
含めてまだ不明な点が多く，さらに事例を含めた検討が必要である．
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2.2.4　問題点や不確実性に係る課題
2.2.2 節および 2.2.3 節において，スラブ起源熱水の活動の範囲，供給のメカニズム，供給経路，

地殻内における挙動等についてまとめるとともに，地下水系に与える影響因子の変動パラメータの特
性や初期値，モデル化する際の境界条件等の検討を行った．熱水の広域分布から，供給メカニズムが
推定されたが，東北日本弧と西南日本弧では，供給経路の大きな違いにより，その活動域の分布や各
種変動パラメータの変化等が異なることがわかった．これは，広域テクトニクスの場の違いにより，
変化パラメータの初期値や変動特性が異なることを意味しており，地域別のそれぞれのプロセスおよ
び変化パラメータ等についてさらに詳細に検討しなければならないことを意味する．それぞれの地域
における地球化学的・地質学的エビデンスをもとにして，供給源であるスラブの脱水現象，地殻内で
の熱水上昇機構と経路，上昇に要する時間と幅などについて，それぞれのテクトニクス地域でまとめ
る必要がある．
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2.3　前弧側深部流体の起源と特性の検討
【実施内容】

東北日本前弧側には NaCl-CO2 型ではなく，NaCl-CH4 型の深部流体が存在する．その成因につい
ては，長期停滞型の変質海水であるのか，低温・低圧環境でスラブ脱水（5）した深部流体であるの
かわかっていない．また，九州地方では四国—近畿地方とプレートの沈み込む角度が大きく異なり，
火成活動も活発であるが，前弧側に NaCl-CH4 型の深部流体が存在する．東北日本の太平洋側沿岸域
や九州地方における深部流体の将来にわたる変動を検討するため，NaCl-CH4 型の深部流体の成因に
ついて検討する．以上の成果は，太平洋側沿岸域における深部流体による変動の幅や持続時間の検討
結果に科学的根拠を与える上でも必須であり，原子力規制委員会が作成する精密調査結果の判断指標
あるいは技術指針における科学的知見に反映される．

【成果】
2.3.1　NaCl-CH4型の深部流体の分布と特徴

これまでの既存研究 (Urabe et al., 1985) にて報告されたり，深層地下水データベース ( 高橋ほか，
2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) に登録されたりしている温泉付随ガスの
組成について，東北地方から関東地方および四国から九州南部の前弧域における分布をまとめると，
沿岸部には付随ガスの組成がメタンを主体とした温泉が存在することがわかる（図 2.3.1-1）． 2.1.2
節において登録した地理情報データのうち，産業技術総合研究所の独自分析データにより登録された
もので，沿岸部にあるメタンを主体とする温泉付随ガスが確認されている地点の周囲 5km にあるも
のを抽出した．東北〜関東地域で 81 点，四国〜九州南部で 24 点の温泉がピックアップされた．本
節以降の NaCl-CH4 型の議論は，ここで抽出された 105 点のデータセットを利用する． 

温泉付随ガス中のメタンは，堆積盆に形成されるガス田によるものや，堆積物がスラブの沈み込み
に伴って分解生成されたものが上昇してもたらされるもの等がある．図 2.3.1-1 にて示されたメタン
分布の一部は，常磐，房総，宮崎のガス田の分布と一致する．深層地下水データベースから抽出され
た 105 点の温泉の水質タイプは，東北〜関東地域では，62 点が Cl 型や Cl-HCO3 型であり，残りの
19 点が HCO3-Cl 型，HCO3 型等であった．四国〜九州南部地域では，12 点が Cl-HCO3 型や Cl 型
であり，12 点が HCO3-Cl 型，HCO3 型等であった．両地域ともに，Cl 型の温泉が主であって，ガス
田に付随する高濃度の NaCl 流体の影響を受けていると考えられるが，沿岸部であることから海水の
寄与があるかもしれない．一方，四国〜九州地域では，東北〜関東地域のデータセットよりも HCO3

型の比率が高い．
東北〜関東地域の HCO3 型の温泉では，溶存無機炭素（DIC）濃度が低く，炭素同位体比（δ13C）

も低い値を示すものが多く（図 2.3.1-2），DIC の起源としては，土壌ガスの CO2 が溶解したものが
主であると考えられる．四国〜九州地域の HCO3 型の温泉では，DIC 濃度が高く，δ13C も高い値を
示すものが多い．また，Cl 型の温泉は，どちらの地域でも δ13C の値の範囲が広い（図 2.3.1-2）．低
い δ13C を示す炭素成分の起源として，前述のような土壌ガス中の CO2 の他に，メタンの分解が想定
される．有機物からメタンが生成するときには，メタンの δ13C が低くなり，DIC の δ13C が高くなる
のが一般的であるが (Coleman et al., 1981；早稲田，2010)，生成したメタンが別の場所へ供給され
たり，長期にわたって貯留されたりした後に分解すると，DIC の δ13C が低くなる．逆に，高い δ13C
を示す炭素成分の起源としては，深部流体のような地下深部からの上昇流体やメタンと同時に生成さ
れる DIC 等が想定される．したがって，東北〜関東地域の Cl 型，四国〜九州地域の HCO3 型と Cl
型の温泉では，深部流体と同様な起源の CO2 が溶存していることが，δ13C から想定される．四国〜
九州地域には付加コンプレックスの地層が存在することから（図 2.3.1-1），可能性としては，沈み
込んだフィリピン海プレートにおいて，生成されたメタンや CO2 が，付加体内に存在する断層を地
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下深部からの流体の通路として上昇することで，CO2 やメタンが供給されて，四国〜九州地域には
HCO3 型の温泉が増加したと考えられる．尾山ほか (2011) においても，西南日本の付加コンプレッ
クスにおいて，HCO3 型の地下水が多く見られることが報告されており，地下深部から上昇してくる
CO2 ガスの供給の可能性が指摘されている． 

NaCl-CH4 型の温泉水に含まれる炭素成分の起源として，ガス田を形成するようなメタンや深部か
ら上昇した流体が想定された．次節では，含まれるガス成分ではなく，深部流体の形成過程について
検討を行う．

図 2.3.1-1　温泉付随ガス（遊離ガスとして確認できた地点．溶存ガスを含まない）の主要成分の種類ごとの分布．

深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)のデータを含む．地質図はシ
ームレス地質図(産業技術総合研究所地質調査総合センター，2010)を使用．
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図 2.3.1-2　東北日本と西南日本における NaCl-CH4 型流体の近傍温泉の水質タイプごとの炭素同位体比と DIC 濃度．

深層地下水データベース ( 高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) のデータを含む．
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2.3.2　NaCl-CH4型熱水の成因
NaCl-CH4 型の深部流体は，Li/Cl 比で見ると，一部に上昇型に分類されるものがあるが，主に停

滞型の深部流体に分類される．停滞型の深部流体には，海水やいわゆる化石海水や古海水と呼ばれる
ような海水起源の水 ( 加藤ほか，2000；加藤・梶原，1986；Matsumoto, 1992) と続成作用時に鉱
物から付加された水 (Dahlmann and de Lange, 2003；甲斐・前川，2009；大沢ほか，2006) があり，
その混合によって，同位体組成や塩濃度の変動幅が大きいと考えられている．

2.3.1 節にて報告された NaCl-CH4 型流体について，大沢ほか (2010) で報告された Cl-Li- ホウ素
の関係を用いて，続成流体の特徴の有無について検討した．Cl 濃度が 200mg/L 以上でホウ素濃度の
データが得られている試料と，大沢ほか (2010) で報告された宮崎地域における値を図 2.3.2-1 に示す．
四国の試料では，続成流体と上昇流体の間にプロットされているものがある．大沢ほか (2010) では
宮崎平野の深層地下水は，現在の海水と続成流体が起源として挙げられている．四国と宮崎の試料は，
同じ付加コンプレックスの地層に位置するが，その成因に違いがあるようである．また，四国，関東
地域の試料には，海底堆積物間隙から排出された海水と Li に富む地下水の混合によって形成された
地下水が見られる．四国以外の東北や関東地域の試料では，宮崎と同じように現在の海水と続成流体
が起源として考えられる．

次に Cl 濃度と δD の関係（図 2.3.2-2）から，深部流体の成因について検討する．Cl 濃度と δD 値
が低い天水成分と Cl 濃度と δD 値が高い塩水成分が混合しており，大部分は産業技術総合研究所深
部地質環境研究コア (2012) で報告された停滞型の深部流体と同じ傾向を示しているが，一部にこれ
までの報告にない領域にプロットされる試料がある．大部分の試料で示されている塩水成分は，古
海水や続成流体といった停滞型の深部流体，あるいは海水が想定される．NaCl-CH4 型の深部流体の
分布が沿岸部に近いことから，現在の海水との混合も十分に考えられるが，Cl-Li- ホウ素の関係から
は，現在の海水よりも海底堆積物間隙から排出された海水が起源として考えられる．Cl 濃度と δD の
関係も現在の海水そのものの値との混合より，やや外れた傾向を示しており，何らかの組成変化を受
けているものと思われる．宮崎地域では Cl 濃度が海水と同程度の流体と 2,000mg/L 程度の流体の
2 つの成分が見られる．大沢ほか (2010) では，高濃度の流体は，海底堆積物間隙から排出された海
水であり，低濃度の流体は，続成作用時の粘土鉱物層間水を起源とする流体としている．図 2.3.2-2
では，NaCl-CH4 型流体のほとんどは，前者の高濃度の塩水と浅層地下水の混合の傾向を示すが，図
2.3.2-1 からは，現在の海水や海底堆積物間隙から排出された海水と続成流体の混合を示すものが多
くある．多くの NaCl-CH4 型の深部流体の成因として，現在の海水や海底堆積物間隙から排出された
海水と続成流体が混合したものに，浅層地下水の混合によって希釈されていると考えられる．海水成
分と続成流体の成分の混合では．図 2.3.2-1 にあるように，高濃度成分の寄与が高いものと考えられる．

一方，Cl-Li- ホウ素の関係から（図 2.3.2-1），Li に富んだ地下水の寄与が示唆されていた四国地域
では，Cl 濃度と δD の関係の傾きが緩やかであり，中には，上昇型の深部流体である有馬地域の傾き
と類似したものもある．この四国の試料の Li/Cl 比は 0.0004 であり，上昇型の深部流体の目安であ
る 0.001 よりも低く，δD-δ18O の関係も有馬型の流体とは異なる傾向を示している．このように，Li
に富む上昇型の深部流体と似た傾向と，停滞型の深部流体と似た傾向が混ざりあっているようである．
四国地域での深部流体試料の個数が少ないこともあり，東北南部や北茨城の試料のいくつかで，Li
成分の寄与が示されているものがあるが，Cl 濃度と δD の関係では，他の地域の NaCl-CH4 型の試料
と比較しても，特に傾きの違いが見られない．高塩濃度の現在の海水や海底堆積物間隙から排出され
た海水と Li に富む地下水が混合したものに，浅層地下水の混合により形成されたと考えられる．
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図 2.3.2-1　NaCl-CH4 型の深部流体の陰イオン組成と Cl-Li-B ダイヤグラム．

＊：大沢ほか (2010) による．

図 2.3.2-2　NaCl-CH4 型の深部流体の Cl 濃度と水素同位体比の関係．

＊：大沢ほか (2010)による．深層地下水データベース(高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，
2013)のデータを含む．
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以上についてまとめると，沿岸域の NaCl-CH4 型の深層地下水の多くは，粘土鉱物などから放出さ
れる続成流体と海水起源の間隙水の混合で説明可能である．四国等の一部地域においては，前弧側に
高い Li/Cl 比を持つ高温環境を経た深部流体の寄与が考えられるものも存在する．これらについては，
すべて堆積岩—付加体地域にある深層地下水であり，基本的には長期停滞型の深部流体に属するもの
と考えられる．長期停滞水に，深部熱水の混合の寄与があると考えられる場合は，Br/Cl 指標の導入
も含めて詳細に検討する必要がある．
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【まとめと今後の課題】
マントル起源ガスの上昇域の特徴について，3He/4He 比の分布から，その地域性および特徴を抽出

した．また，Li/Cl 比によるスラブ起源熱水の分布範囲についてまとめるとともに，新たなスラブ起
源流体指標として Br/Cl 比を提案した．Br/Cl 比はハロゲン元素比であり反応性は低いが，固体—溶
液間の分配比が異なるため，含水鉱物由来のスラブ起源水と間隙水由来のスラブ起源水等の化学組成
の異なる熱水を起源分別できる可能性がある．これにより，さらに詳細なスラブ起源水の活動範囲が
わかる．また，スラブ起源水供給のメカニズムが東北日本弧と西南日本弧で大きく異なることもわか
った．スラブ起源水の供給経路，地殻内における挙動等についてまとめるとともに，地下水系に与え
る影響因子として，水温，化学組成，流量，時間等を挙げ，そのパラメータの変動特性や初期値，モ
デル化する際の境界条件等の検討を行った．

テクトニクスにより異なるスラブ起源水の活動を生じることがわかった．そのため九州，西南日本，
東北日本，北海道等の地域別に各種変動パラメータの変化の幅，影響の持続期間についての評価検討
を行う必要がある．さらに，スラブ起源流体の発生場所，形態等の違いによって水質特徴，上昇場が
どのように変わるのか，その原因と地域性についてまとめる必要がある．

【付録】
付録1)　深部流体の化学組成推定のための放射性炭素（14C）指標の検討

深部流体はその上昇過程において，化学組成が大きく変化するが，我々が採取可能な地下水試料で
は，地表付近の浅層地下水が混入している．そのため，深部流体の化学組成の地域的特徴を扱う場合，
化学組成の比を指標としている．しかしながら，浅層地下水の混入の影響を取り除くことができれば，
化学組成の濃度についての地域的特徴が把握できる．そのために，産業技術総合研究所深部地質環境
研究コア (2012，2013) では，深部流体に含まれないが浅層地下水に特徴的な化学成分であるトリチ
ウムを指標とした水質推定を行ってきた．ここでは，トリチウムと同じように，深部流体と浅層地下
水の混合の指標と期待される 14C を用いた解析について検討する．

14C は半減期が 5,570 年とトリチウムの 12.3 年よりも桁違いに長いが，深部流体には含まれない成
分であり，また，浅層地下水においては，長い半減期を持つために指標としての適応年代が長いと期
待される．そこで，14C が深部流体の化学組成推定のための指標として用いることができるのかどう
かの検討を，北海道石狩平野北部・南部，北海道シオワッカ，青森県岩木川中流域，山形県寒河江，
群馬県八塩，鳥取県三朝，愛媛県伊予中山の各地域の既存試料を用いて行った．また，トリチウム濃
度のいくつかは，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012，2013) で報告した値を用いている．

トリチウムは水そのものを構成する水素原子の同位体であるが，14C は水の溶存成分であるため，
深部流体が浅層地下水と混合したときの 14C 濃度の変化は，両者における溶存無機炭素（DIC）濃度
に応じたものとなる．したがって，14C 濃度と DIC 濃度の積が指標となる．

各地域のトリチウム濃度，14C 濃度と Cl 濃度をみると（図 A1-1），トリチウム濃度や 14C 濃度が
減少するにつれて，Cl 濃度が増加する関係が見られる地域がいくつかある．これらの地域では，上
昇してきた深部流体と浅層地下水の混合で説明が可能である．一方，Cl 濃度とトリチウム濃度や 14C
濃度との関係が両者の混合では説明できない地域がある．

浅層地下水と深部流体の混合が示唆される北海道シオワッカ，群馬県八塩，愛媛県伊予中山の 3 つ
の地域について，トリチウム指標と 14C 指標の違いを比較すると，14C 指標の方がトリチウム指標よ
りも Cl 濃度との関係で直線性が悪かったり，Cl 濃度が高いものの方が 14C·DIC 濃度指標が低かった
りするものがある．このような試料は，14C 濃度だけを見れば Cl 濃度の変化に対してさほど違和感
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のある値ではなく，DIC 濃度が低いことが Cl 濃度との関係を乱す原因となっていると思われる．実際，
これらの地下水や河川水試料には，遊離ガスが付随しており，炭素成分が CO2 として脱ガスしてい
ることが予想される．また，深部流体そのものではなく，CO2 ガスのみが分離して輸送されることで，
深部流体起源の炭素成分のみが供給されることも予想される．このような脱ガスや供給過程において
生じる同位体分別による 14C 濃度の変化は，δ13C を用いることで補正されるが (Stuiver and Polach, 
1977)，仮にその補正を行わない場合でも，Cl 濃度との関係で直線性が悪かったり，Cl 濃度が高い
ものの方が 14C·DIC 濃度指標が低かったりする状況に変わりはなかった．したがって，同位体分別の
補正によって，直線性が悪くなるのでは無いようである．

深部流体の化学組成の推定のための指標として 14C 濃度を用いるためには，脱ガスや CO2 供給と
いった炭素成分の動態について吟味して，それらの影響の無い試料を用いる必要がある．また，深部
流体には CO2 やメタンといった炭素を含むガス成分が多量に付随することから，14C を深部流体の化
学組成推定のための定量的な指標として用いるためには，注意が必要である．

図 A1-1　トリチウムと 14C·DIC 濃度指標と Cl 濃度の関係．

深層地下水データベース ( 高橋ほか，2011；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) のデータを含む．

付録2)　スラブ起源流体の36Cl/Cl指標
これまで，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2009，2012，2013) において，主に構造

線周辺の地下水試料を用い，深部流体の 36Cl/Cl について検討を行ってきた．ここでは，上昇型だけ
でなく停滞型の深部流体も含め，地域的な特徴についてまとめる．

ここで対象とした深部流体の Cl 濃度と 36Cl/Cl との関係を図 A2-1 に示した．図 A2-1(a) は，産
業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の 1.3.2.2 項に新たなデータを追加したものであり，
深部流体の上昇域として知られている有馬―高槻構造線周辺，中央構造線周辺，関東山地北縁部の地
下水試料に加え，四国南部において Li/Cl が 0.001 以上で上昇型の深部流体の寄与が推定される地下
水試料のデータを取得した．また，典型的な上昇型の深部流体である津和野およびシオワッカ（北
海道）の地下水・湧水試料のデータも示してある．図 A2-1(a) を見ると，構造線周辺の地下水試料
の 36Cl/Cl は，1×10−15 から 1×10−14 程度まで，幅広い値を示していることがわかる．これと比較し
て，関東地方北縁部の地下水試料は全体的に低い 36Cl/Cl を示しており，1×10−15 以下から 4×10−15

程度である．いずれの地域においても，高 Cl 濃度で 36Cl/Cl が 1×10−15 前後の地下水試料が存在し，U，
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Th 濃度の低いマントルを経由したスラブ起源深部流体が寄与しているものと推定できる．各地域に
おける 36Cl/Cl の変動幅は，深部流体が地殻に供給されてからの滞留時間に依存しているものと考え
られる．また，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) で述べたように，36Cl/Cl の変動幅
は，深部流体の上昇経路の違いとも関連している可能性が考えられる．マントルウェッジを経由せず
により前弧側に上昇してくる場合，比較的高い 36Cl/Cl を持っていることが予想される．実際に，四
国南部の地下水試料（Li/Cl >0.001）は，1 × 10−14 前後の比較的高い値を示している．

一方，図 A2-1(b) には，顕著な上昇型の深部流体以外の地下水試料のデータを示した．館林周辺の
地下水試料は，10−15 台半ばから 1 × 10−14 程度の値を示している．低 Cl 濃度においても 36Cl/Cl は
比較的低く，最近の天水成分の影響は受けていない．寒河江の地下水試料は Cl 濃度が 10,000 mg/L
以上と高く，36Cl/Cl は 10−15 台後半の値である．茨城北部沿岸では，1 試料を除き 10−15 台後半の値
を示している．こちらでも低 Cl 濃度の試料まで 36Cl/Cl は比較的一定であり，起源となった深部流
体の 36Cl/Cl を保っていると思われる．石狩平野においては，36Cl/Cl は 4 × 10−15 程度と比較的低く，
トリチウム濃度は検出限界以下（<0.04 TU）である．津軽平野では，36Cl/Cl は 10−15 台前半から 1×
10−14 程度までの変動幅を持っている．周辺の深層地下水のトリチウム濃度は検出限界以下であるた
め，36Cl/Cl の変動は浅層地下水の影響ではなく，帯水層を構成する岩石の化学組成の不均質性など
を反映している可能性もある．これらの地下水に寄与する深部流体が，上昇型あるいは停滞型のどち
らであるかは明瞭ではないが，36Cl/Cl からは塩水成分の年代はかなり古いことが予想できる．厳密
な起源や年代については個々に検討が必要であるが，深部流体は地域ごとの条件に応じた 36Cl/Cl を
有していることがわかる．

図 A2-1　深部流体試料の Cl 濃度と 36Cl/Cl との関係．

典型的な深部流体の上昇域（a）およびそれ以外の地域（b）（停滞型を含む）について示した．図中の曲線は，海水（36Cl/
Cl = (0.71 ± 0.08)×10−15，Cl = 19,000 mg/L）と浅層地下水（36Cl/Cl = 100×10−15，Cl = 5 mg/L）との混合線を示して
いる．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア(2009，2012，2013)のデータを含む．
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3.　安全審査に向けた基本的考え方の整備
安全設計の基本的要件や安全評価の基本的考え方等の，安全審査に向けた基本的考え方を精密調査

地区選定開始時期までに取りまとめるため，安全審査の際に一般的に活用される指標や代替的指標の
抽出とその活用方法について検討する．

3.1　時間スケールや処分環境を考慮した地質・気候関連事象の長期的な活動予測モデルの整備とそ
の適用条件・適用範囲および不確実性の把握

地層処分の安全評価における地質環境条件評価の不確実性や時間スケールが評価に与える影響を考
慮しつつ，地質環境条件に影響を与える地質・気候関連事象とその影響メカニズムについて検討し，
各事象について長期的な活動を予測するためのモデル化手法と対応する時間スケールを提示するもの
である．

平成 24 年度までに，地質環境に影響を与える地質・気候関連事象の連関を国際 FEPs に基づいて
整理し，これらが処分場に与える影響の程度と不確実性を整理した．また，天然バリアに対して長期
的に影響を及ぼす因子の寄与度に関する検討を行った．

平成 25 年度は，平成 24 年度までの成果を実際の安全審査の観点から取りまとめた上で，地質・
気候関連事象が水理，力学，地下水流動，地化学プロセス（ 以下，「各プロセス」という．）のパラ
メータおよび境界条件に与える影響を，既往のデータ等を用いて分類する．その際に，各プロセス間
の相互作用も考慮した影響の連関関係を評価する．また，取りまとめ結果を用いて，結晶質岩，堆積
岩という我が国における類型化された地質条件における事象から各プロセスへの連関関係の重要度と
課題を抽出する．

なお，本項目については，別途原子力規制庁委託事業である平成 25 年度「地層処分の安全審査に
向けた評価手法等の整備」で実施する，リスク論的考え方に基づく安全評価シナリオ設定手法の整備
に資するために，地質環境条件に影響を与える各種の自然事象の発生確率の取扱いについて平成 24
年度に引き続き検討を行うものとする．

3.1.1　地質・気候関連事象の各プロセスのパラメータおよび境界条件に与える影響の分類
【実施内容】

平成 24 年度までに開発を行った連成解析による解析結果および改良された線量評価解析コードに
よるモデル解析結果を基に，各種地質・気候関連事象が各プロセスに関連するパラメータおよび境界
条件に与える影響を評価する．その際に，連成解析を用いることによってプロセス間の相互作用に関
する評価を行うとともに，考慮する事象の規模によるパラメータ変化が発生する範囲，変化に要する
時間等の観点での整理を行う．この成果は本課題における連関関係の整理に反映されると同時に，原
子力規制委員会が作成する判断指標あるいは技術指針に反映される．

【成果】
3.1.1.1　考慮すべき事象とプロセス

放射性廃棄物処分場の閉鎖後の安全性に影響を与える要因に関しては，OECD-NEA (2000) にお
いて，Feature，Event，Process の概念から分類した国際 FEP リストを提示している．考慮すべき
Event と Process の概念としては，USDOE (2000) において以下のように分類されている．

Events：
・通常はモデルにおいて解析される期間よりも短い持続時間と特定の開始時期を持つ事象
・モデルの評価期間よりも比較的短い期間内に発生する不確実な事象
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Processes：
・モデル化された処分システムに対し段階的かつ継続的に影響する現象と活動

一方，山元・小玉 (2004) では，国際 FEP を基として，我が国の地質状況を考慮した上で FEP ご
とにそれが影響を及ぼす FEP を特定し，必要に応じて細分化を行いつつ，FEP 相互の影響関係を相
関関係図にとりまとめることにより，処分システム領域への影響を及ぼし得る事象を特定した．これ
を基に，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編 (2012) においては，周氷河事象を追加し，56
の事象に関する処分システム領域への影響関係を考察した．産業技術総合研究所深部地質環境研究コ
ア編 (2012) において考慮した地質・気候関連事象を図 3.1.1-1 に示す．

図 3.1.1.1-1　地質・気候関連事象とプロセス ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012)．

以上の地質・気候関連事象が処分場の隔離性能，もしくは安全評価上の各種条件に与える影響に関
しては，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) において影響連関図として整理されてい
る．ここでは，個別の事象が地下水流動解析あるいは核種移行解析の入力パラメータおよび境界条件
等の変動にもたらす影響を評価している．

個々の起因事象から最終的な THMC 条件等の変動までの中間的なイベント，あるいは最終的なパ
ラメータ変化の直接的な要因に着目することで，中間的なイベントの共通性，直接要因の共通性を抽
出することが可能である．例えば，隆起・侵食によって力学的なプロセスを経て，水理的なパラメー
タが変動する等，起因事象と最終的な影響を与える場のみではなく，中間的なプロセスを抽出するこ
とが可能となる．ここでは上記の観点から各種事象ごとの連関図を整理し連関関係の時間スケールで
の重要性等，シナリオ構築に有用な知見を整理した．
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3.1.1.2　連関関係の再整理
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011) においては，地質・気候関連事象が発生した場

合の，安全評価を行う際に必要な各種パラメータ・境界条件へもたらす影響を連関図として整理した．
ここでは，各種事象ごとに長期の隔離性能に影響を及ぼす一次的なイベントから，場の状況を変化さ
せる付随的なイベント，そこで発現しうる場の状態変化を経て，水理－力学－熱－化学反応（THMC）
のパラメータおよび境界条件への影響という観点での再整理を行った．

THMC のパラメータおよび境界条件を具体的に示すと，以下のようになる．
　熱パラメータ：熱伝導率，熱容量（熱物性）
　熱境界条件：温度変化，熱流量変化（sink/source ターム）
　水理パラメータ：透水係数（水理特性），物質移行特性（水理地質構造）
　水理境界条件：涵養量，水位一定境界
　力学パラメータ：弾性係数，一軸圧縮強度（力学特性）
　力学境界条件：主応力，上載荷重
　地化学パラメータ：溶解度，反応速度，塩分濃度（水質）
　地化学境界条件：事象発生箇所の水質変動条件
以上のパラメータおよび境界条件への各種自然事象への影響は，産業技術総合研究所深部地質環境

研究コア (2013) において，全体をまとめた連関図として提示されている．
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図 3.1.1.2-1　地質・気候関連事象から THMC 条件への影響連関図．
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以下に，各自然事象がパラメータおよび境界条件に与える影響を示す．

地形・地質構造および力学的変化
地形・地質構造および力学的条件の変化がプロセスとして誘発される事象としては，隆起・侵食，

火山・マグマ活動，地震・断層活動があげられる．この中で，隆起・侵食は緩慢かつ広域の変動事
象であることに対して，火山・マグマ活動および地震・断層活動は急激かつ局所的な変動事象であ
り，処分システムに対する影響は異なる．地形・地質構造と力学的変化の場合は，一般的に岩石は弾
性体と仮定できるため，事象の発生と同時に変動が一定の領域に発生するということである．例えば，
本報告書 3.2.1.3 項で検討を行なっている火山・マグマ活動に伴う開口量 100mm，幅 5km の岩脈
貫入によるき裂系岩盤の水理特性変化の評価においては，損傷テンソルを適用した弾性解析によって，
透水係数が 1 オーダー上昇する領域が数十 km の範囲で見られるというような評価が可能である．ま
た，地震・断層活動に伴う破砕帯発生に関しても，スケール変換の課題はあるものの，不連続体解析
によるプロセスゾーンの発生範囲，プロセスゾーンにおける水理特性の変化に関する評価を行うこと
が可能である．

一方，隆起・侵食は一般に緩慢かつ広域にわたる変動事象であり，そのスケールは藤原ほか 
(1999) において，ダム堆砂量データ等から一般的に 0.3 ～ 0.5mm/ 年と推定されている．地形変化
や力学的条件の変動は，侵食等の進行に伴い発生しているものの，事象の変動速度が緩慢なため，プ
ロセスの進行も緩慢なものとなる．

以上の力学的，水理的な影響は，弾性的な要因で生じると仮定すれば，自然事象の発生と同時に影
響を受けるものと考えられる．

地下水および溶存物質の移動
地下水および溶存物質の移動は，ここであげたすべての地質・気候関連事象において，THMC 条

件を変動させうるプロセスとなる．気候変動・海水準変動においては，すべてが地下水および溶存物
質の移動に関係するプロセスを媒介して，THMC 条件への影響がもたらされる．隆起・侵食に関し
ては，相対的な海水準変動と同等の影響と，上流側の地形変化による流動系の変化が THMC 条件へ
の影響をもたらす．それ以外の事象においては，温度条件の変化以外の溶存物質の移動が，THMC
条件の変化をもたらす．

地下水および溶存物質の移動は，ベースラインの水理パラメータ，水理境界条件と，変動事象によ
るそれらの変化によって支配される地下水流動系と分散長，拡散係数，遅延係数等によって支配され
る．特に，事象の発生による水理特性の変化に関しては，力学的影響の項で述べたように連続体の変
形としての定量的評価は可能であるが，き裂の発生等，岩盤の破壊による新規の水みち発生に関して
は評価が困難である．したがって，地震・断層活動等における破砕帯の発生，深部流体上昇経路の出
現に関しては，事象の規模と再来間隔に関して，現地調査に基づくエビデンスベースでの議論が必要
となる．

また，対象とする事象によって，水理的な境界条件や水理特性の変動の様式が異なることにも注意
を要する．例えば気候変動は地表面での面的な変化，海水準変動は海水準の変動範囲内での面的な変
化であるのに対し，火山・マグマ活動は基本的には点あるいは点列を境界とした放射状の変化という
様式化を行う必要がある．ただし，特定の透水経路が存在する場合には，経路に沿った物質の移動に
よる影響に留意する必要がある (Ohsawa et al., 2002)．

以上のパラメータおよび境界条件の変化は，熱および地下水流動に起因する物質移行によって生じ
るため，周辺岩盤の透水性および力学的影響による水理特性の変化に依存するものの，処分地におけ
る地下水流速とほぼ同等の影響速度を持つものと考えられる．
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熱の移動
熱の移動による THMC 条件の変化は，火山・マグマ活動および熱水・深部流体に起因する事象に

よって引き起こされる．直接的な影響は，温度変化に影響する熱的な境界条件の変化に限られるが，
間接的には，温度変化によって岩石・水反応を促進し，水理特性や力学特性，地下水の水質に与える
影響も考えられる．しかしながら，間接的な変動による水理，水質等への影響に関しては，本報告書
3.2.1.4 に示すような水理－熱－化学反応連成解析 (Xu and Pruess，2001) による評価が可能である．

地質・気候関連事象による熱の発生，移動に関しては，主に火山・マグマ活動における点あるいは
点列の境界からの放射状の移動，あるいは熱水上昇等の面的な境界からの移動が考えられる．熱の移
動に関しては，地下水の流動に伴う熱の移動と，熱伝導による熱の拡散の両者の効果が影響し，そ
の大小によって地下水流動系にも自然対流が発生し，地下水流動系を変化させうることには注意を
要する．自然対流の発生に関しては，概算としては限界レイリー数による評価 (Lapwood，1948； 
Mckibbin，1986)，詳細には水理－熱連成解析による評価 (Oldenburg，1998) を行う必要がある．

熱による影響に要する時間は，熱伝導および地下水流動による熱対流に起因するため，地下水流速
および岩石の熱特性から評価が可能である．

3.1.1.3　まとめと今後の課題
本節では，地質・気候関連事象が処分システムに与える影響を，安全評価のための地下水流動解析，

核種移行解析に用いる水理－熱－力学－化学反応のパラメータおよび境界条件への影響という観点で
再整理した．また，それぞれの影響プロセスを整理した結果，時間的遅延が無い地質構造や力学的な
影響，時間的な遅延を伴う地下水流動および物質移行によるもの，熱移動によるものに分類できるこ
とを示した．

今回の検討では，各種 THMC のパラメータと境界条件に与える影響までの連関関係に関する考察
に留まっているが，実際には，連成解析において THMC それぞれの変化が相互に連動する場合が多い．
連成解析は多孔質弾性論等の比較的単純化されたモデルに留まるため，そこでは評価できない相互に
干渉する現象の抽出と不確実性の評価を行う必要がある．



第 3 章　安全審査に向けた基本的考え方の整備

330

3.1.2　類型化された地質条件における各プロセスへの連関関係の重要度と課題の抽出
【実施内容】

前項の連成解析結果とともに，既往の調査・解析に関する研究成果を参照することによって，平成
24 年度までに構築した事象－プロセスの連関関係を再構築する．その際に，我が国における典型的
な地質条件の類型化として，結晶質岩，堆積岩の 2 種の条件に対し，ベースラインにおける地質環
境条件の相違，地質・気候関連事象の発生様式の相違等を考慮して，各プロセスの重要度を規模と時
間の観点から整理する．以上の成果は，原子力規制委員会が作成する概要調査結果の判断資料あるい
は技術指針に反映される．

【成果】
3.1.2.1　天然バリア内放射性核種移行モデル

天然パリア内すなわち地質媒体内での核種移行についてさまざまなモデルが提案されている（原
子力発電環境整備機構，2011a；電気事業連合会・核燃料サイクル開発機構，2005；Pensado et al.，
2005；核燃料サイクル開発機構東海事業所，1999）．天然バリア内の放射性核種は，基本的に地下
水流動に伴う移流と拡散あるいは分散現象により移行するため，岩盤中の地下水の流れが支配的な部
分を放射性核種が移行すると考えられる．また天然バリアを構成する地質媒体と地下水間における放
射性核種の物理的，化学的反応により，さまざまな移行遅延・抑制効果を受ける．さらに微生物活動
に起因する酸化還元作用，核種の凝集など生物学的な影響も無視できないと考えられている．核種移
行を支配するのは移流と分散現象であり，これらの現象については従来からさまざまな解析方法が提
案されており評価手法の検討も進んでいる（核燃料サイクル機構，1999：山下ほか，1989）．しかし，
これらの現象は移行経路に沿って均一ではなく局所的に変化するものであり，微視的な視点での個々
の反応を考慮した移行解析は極めて複雑となり現実的な解析方法とは言えない．そこでこれらの現象
を巨視的に捉え，地下水と地質媒体に対する放射性核種の分配係数や空隙率などを用いて，可逆的な
平衡状態が瞬時に起こると仮定し，これにより生じる移行遅延・抑制作用を定量化する方法が一般的
に提案されモデル化されている（田中ほか，2011）．

本年度天然バリア内の遅延機能を評価するために，本事業で開発した評価コードに用いた核種移行
モデルは，旧核燃料サイクル機構の第２次取りまとめに準じた次の２通りのモデルである．き裂の透
水性が高くき裂内の流れが支配的で放射性核種が主にき裂中を移行すると考えられる，き裂性岩盤へ
の適応が有効なき裂内核種移行モデルと，岩盤基質部の透水性が高く粒子間隙中の流れが支配的で主
に粒子間隙中を移行する，多孔質岩盤への適応が有効な粒子間隙内移行モデルの２種類のモデルであ
る．これら２モデルにより巨視的な定量化を用いて評価計算を行なった．

核種移行モデルの概念を図 3.1.2.3-1（核燃料サイクル機構，1999 より抜粋）に示す．き裂内核
種移行モデルにおいては，き裂内の核種はき裂開口部を地下水の流れに沿って移流し，移行経路とな
るき裂の構造に起因した機械的分散と分子分散による分散が生じる．また核種は岩石基質部へ拡散し，
その際移行核種は地下水と鉱物粒子の分配係数に応じて鉱物粒子表面への収着，脱着を繰り返しなが
ら移行する．核種の鉱物表面への収着は核種の化学的性質や鉱物の組成だけでなく，地下水の化学特
性によっても影響を受け，降水系地下水環境下と海水系地下水環境下では収着状況が異なることなど
も明らかとなっている．
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図 3.1.2.1-1　核種移行モデルの概念図．

粒子間隙内の核種移行モデルにおいては，岩石基質部の粒子間隙中の核種は，き裂移行モデルと同
様に複雑な構造の粒子間隙中を地下水の流れに応じて移行し，間隙構造に起因した機械的分散と分子
分散により分散が生じる．その際移行核種は地下水と鉱物粒子間の分配係数に応じて，鉱物粒子表面
への収着，脱着を繰り返しながら移行する．

　核種移行において任意の移行領域内における核種の滞留時間 tres は次式に示した様に，遅延
効果が無い場合の滞留時間τとさまざまな遅延効果により生じる遅延時間 tret の和として表される
（Painter et al.，2006）．

	 式 3.1.2.1-1

この遅延時間は遅延効果の無い場合の滞留時間により求められる移行抵抗パラメータβと，種々の
物性値より求められる遅延パラメータ R により決定される．各モデルにおける移行抵抗パラメータ
と遅延パラメータはき裂開口幅の 1/2 の b，空隙率θ，分配係数 Kd，岩石密度ρ g を用いて次式の
様に表される．

き裂内核種移行モデル

	 式 3.1.2.1-2

	 式 3.1.2.1-3

粒子間隙内核種移行モデル　
	 式 3.1.2.1-4

	 式 3.1.2.1-5

き裂内核種移行モデルにおいて移行抵抗パラメータはき裂開口幅を用いた積分値により表現され，
粒子間隙内核種移行モデルでは移流速度により定義される．き裂内核種移行モデルでは遅延パラメー
タは分配係数を用いた関数で表され，粒子間隙内移行モデルでは分配係数に加えて岩石密度，空隙率
の関数として定義される．これら２つのパラメータにより核種移行が決定づけられる（Painter et al.，
2008a，2008b，2009）．
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3.1.2.2　核種移行解析
以上の移行抑制，遅延効果を考慮して，これら２通りのモデルにおける仮想処分場を想定し，パラ

メータを変化させながら天然バリア内での放射性核種移行のモデル計算を繰り返し実施し，データの
蓄積を実施している．データ蓄積をより効果的に行なうために，解析結果の評価を実施している．こ
こではその結果の一部について報告する．まずき裂内核種移行モデル，粒子間隙内核種移行モデル両
モデルの解析結果を比較した．計算実行に必要な核種物性値は旧核燃料サイクル開発機構の第２次取
りまとめのリファレンスケースの値を用いた．

両モデルの核種移行計算結果の比較を図 3.1.2.2-1 に示した．横軸は処分場閉鎖時を基準とした経
過時間を，縦軸は仮想処分場の性能評価基準地点とした天然バリア出口における単位時間あたりの放
射能量である．放射能量は天然バリア出口に到達した核種の量を基に計算した．リファレンスケース
の値を用いた計算結果では，き裂内核種移行モデルにおいては 79Se と 233Th 以外の核種による天然
バリア出口における放射能量は認められなかった．粒子間隙内核種移行モデルでは多くの核種による
放射能量が得られたため代表的な核種のみ図中に示した．粒子間隙内核種移行モデルではさまざまな
核種により放射能が生じるが，その増加割合，最大値および最大値となる時間など天然バリア出口
における放射能量の変化状況は多様である．ただし出現時間に関しては極めて早い時間に出現する
79Se や 99Tc を除き多くの核種が 105 年前後となっており，105 年が核種出現に関して有意な値であ
ることが考えられるが，本解析結果からは明らかではない．

図 3.1.2.2-1　仮想処分場の天然バリア出口における放射能量の時間変化．

粒子間隙内核種移行モデルでは，処分場閉鎖 200 年後には 79Se では天然バリア出口に到達してい
るがき裂内核種移行モデルでは，出口到達までに約 2×105 年かかる．また放射能量の最大値も大き
く異なり，粒子間隙内核種移行モデルの最大値はき裂内核種移行モデルの 1,000 倍以上であること
がわかる．232Th においても同様であり粒子間隙内核種移行モデルの方が核種の出現時間が 20 倍以
上早い．またき裂内核種移行モデルにおける 232Th による放射能量は解析時間内に最大値を取らな
いため正確には比較できないが，粒子間隙内移行モデルより最大値が小さいことは明らかである．粒
子間隙内核種移行モデルと比較して，き裂内核種移行モデルでは天然バリア出口に出現する放射能核
種の種類が少ないだけでなく，それら核種に起因する放射能量も極めて小さく，また核種の出口への
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到達時間が遅いことが分かる．これはき裂内核種移行モデルの遅延パラメータが粒子間隙内核種行モ
デルの遅延パラメータより，Se で約 2.3 倍，Th では約 65 倍大きいことが一つの理由に挙げられる．
き裂内移行モデルでは移行経路となるき裂に連結している岩石マトリックスの空隙による核種の取り
込み効果が大きいため，鉱物粒子表面に収着する放射性核種の量が多くなることがその要因の一つで
あると考えられる．このようにモデル間の結果に大きな差が生じることから核種移行モデルの選定が
核種移行解析を左右する重要な要素であると言える．

天然バリア内の移行状況は核種により異なるが，核種移行モデルの違いによる移行状況の差異も大
きく，核種移行モデル決定が処分場性能評価に与える影響は大きい．

3.1.2.3　物性値が核種移行解析結果に与える影響
移行抵抗パラメータや遅延パラメータは地質環境を決定する物性値によって決定される．これらの

物性値が異なれば当然計算結果も異なる．前節においては旧核燃料サイクル開発機構の第２次取りま
とめのレファレンスケースの値を用いて計算を行なったが，地質環境は均質では無く物性値にもばら
つきが存在する．そのため実際の計算ではこれらのばらつきを考慮した計算を行なう必要があり，こ
のバラツキの評価方法やばらつきを考慮した計算方法が多数提案されている（武田ほか，2002；畑
ほか，2004；井尻ほか，2004；大井ほか，2004；柳澤ほか，2004；原子力安全基盤機構，2008；
江橋ほか，2009；増田ほか，2009；原子力発電環境整備機構，2011b）．そこでばらつきを考慮し
た計算を実行するために留意すべき要点を明らかにし，精度の高い性能評価を行なうための判断材料
とするために，レファレンスケースの値を基準値として，物性値を変化させて計算を行い．物性値の
変化量が解析結果に与える影響の比較検討を行った．

き裂内核種移行モデルでは移行抵抗パラメータは 3-2 式に示した様に，き裂開口幅により決定され
る．そこで移行抵抗パラメータの変化が核種移行に与える影響を考察するために，き裂開口幅を変化
させて計算を実施した．粒子間隙内移行モデルでは遅延パラメータは 3-5 式に示した様に，分配係数，
空隙率，岩石密度によって決定される．これらの物性値が遅延パラメータに与える影響はいずれも１
次であるため，ここでは分配係数を変化させて計算を実施した．

1) き裂開口幅を変化させた計算結果
き裂内核種移行モデルを用いてき裂開口幅を変化させて計算を実行した．図 3.1.2.3-1 に示した通

り第２次取りまとめのレファレンスケースの値を用いた計算結果では，多くの核種が評価地点である
天然バリア出口まで到達しないため，本計算においては地下水流速を速くして計算を行なった．計算
結果を図 3.1.2.3-1 に示した．き裂開口幅を基準値としたレファレンスケースの値に対して 0.1，0.2，
0.5，1，2，5，10 倍の７通りに変化させて計算を行ないその結果を比較した．β崩壊核種，α崩壊
核種の中で 4N+2 系列ものとウラン同位体の３通りの核種に分類して図示した．参考として分配係
数の基準値を図中に記した．β崩壊核種では天然バリア出口における放射能量は，き裂開口幅が変化
しても最大値の変化はほとんど見られず，最大値以降の放射能量の変化における差異も極めて少ない．

4N+2 系列核種においては半減期が長く，系列上位の 234U ではき裂開口幅の減少とともに放射
能量の最大値が減少する傾向にあるが，0.5 倍以上の計算結果では放射能量にほとんど差異は無い．
230Th，226Ra ではき裂開口幅の違いによる放射能量の時間変化の差はほとんど見られない．234U に
おいても最大値以降の放射能量の変化はβ崩壊核種と同様に小さい．

ウラン同位体では，いずれの核種においてもき裂開口幅が基準値の 0.5 倍以上では，放射能量の時
間変化はほぼ同じである．また放射能量の最大値には違いがあるものの，いずれの核種においても核
種の出現時間，最大値となる時間もほぼ同じである．半減期の最も短い 233U では核種出現後の変化
に多少の差異が見られるとともに，最大値後の放射能量の変化状態が他の核種と少し異なるが，半減
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期が短いことがその理由であるかどうかはこの結果だけでは判断することは困難である．
基準値のき裂開口幅は核種移行にとって十分な開口幅を持ち，核種移行を抑制する効果が低いと考

えられる．そのため，それ以上に開口幅が広くなっても核種移行に与える影響は小さく，0.1 倍まで
狭くなった場合でも核種によってはその影響が小さいくらいに基準値の開口幅は広いと考えられる．

(a) β崩壊核種

(b)4N+2 系列核種

(c) ウラン同位体

図 3.1.2.3-1　亀裂開口幅を変化させた場合の天然バリア出口における放射能量の比較． 

(a) β崩壊核種，(b)4N+2 系列核種，(c) ウラン同位体．
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2) 分配係数を変化させた計算結果
粒子間隙内核種移行モデルにおいて，分配係数を変化させて計算を実行した結果を図 3.1.2.3-2 に

示した．分配係数を基準値の 0.1，0.2，0.5，1，2，5，10 の７通りの結果を比較した．β崩壊核種
ではいずれの核種においても分配係数の増加とともに天然バリア出口における核種の出現時間が遅く
なるととに放射能量が最大となる時間も遅くなっていることが分かる．最大値後の変化については分
配係数の差異によらずほぼ同じである．放射能量に最大値については，分配係数が基準値の１倍以下
では，核種によらずほぼ同じであるのに対して，２倍以上では，分配係数の基準値が大きい核種ほど，
分配係数が小さくなるに従って最大値も小さくなる傾向にある．

4N+2 系列の核種でもβ崩壊核種と同様に分配係数の増加とともに天然バリア出口における核種
の出現時間が遅くなるととに放射能量が最大となる時間も遅くなっていることが分かる．系列上位
の 234U において分配係数が１倍以上の結果では最大値以降の放射能量の変化がほぼ同じであること
を除き，いずれの核種も同様の変化が見られるが，系列が下位に進むに従って分配係数の増加にと
もない結果のばらつきが大きくなる傾向にある．226Ra は他の核種に比べて分配係数の基準値が小さ
いものの，β崩壊核種に見られた様な，分配係数の増加にともなう最大放射能量の減少は見られない．
4N+2 系列では天然バリア内の核種移行は分配係数の基準値よりも系列順位の影響が大きいと考えら
れる．

ウランの同位体では，放射能量の最大値は同位体の種類により異なるが，核種の出現時間は同位体
の種類によらず分配係数が増加するに従って遅くなっていることがわかる．またその出現時間は核種
によらず分配係数が同じであればほぼ同じである．234U では分配係数が基準値の２倍以上になると，
放射能量の最大値が小さくなる．また 233U では分配係数が２倍以上になると 106 年以降の変化に差
異が生じる．これら２つの核種は他の２つの核種より半減期が２桁小さいことと，変化が生じる経過
時間が半減期とほぼ一致していることから，半減期が影響している可能性は高いと考えられる．

分配係数の変化が天然バリア内の放射性核種の移行特性に与える影響は，核種の出現時間に大きな
影響を与えるものであり，いずれの核種においても分配係数が小さくなれば核種の出現時間が早くな
るため，分配係数のばらつきについては十分に理解しておく必要がある．しかしレファレンスケース
の値より小さい場合でも天然バリア出口における放射能量の最大値に関してはほとんど影響が無いと
いえる．核種によっては分配係数がリファレンスケースの値より大きくなると最大値が小さくなるも
のもあるが，これは処分場性能評価においては保守的に働く結果であり，処分場性能評価結果に与え
る影響は小さい．
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(a) β崩壊核種

(b) 4N+2 系列核種

(c) ウラン同位体

図 3.1.2.3-2　分配係数を変化させた場合の天然バリア出口における放射能量の比較．
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3.1.2.4　まとめと今後の課題
き裂内核種移行モデルによる核種移行解析結果と粒子間隙内核種移行モデルによる解析結果の比較

を行なった．き裂内核種移行モデルによる解析結果では，粒子間隙内核種移行モデルに比べて解析時
間内に評価地点である天然バリア出口に到達する核種の量，種類ともに少なく，その結果としてそれ
ら核種による放射能量も大幅に少ないことが分かった．また，き裂内核種移行モデルにおいてはき裂
開口幅の増加にともない放射能量が増加するとともに核種の出現時間が早くなること，粒子間隙内核
種移行モデルでは分配係数の変化は核種の出現時間に影響し，最大放射能量や核種の消失時間に与え
る影響は小さいことが分かった．２つのモデル間における核種移行解析結果の差異が大きいため，モ
デル設定は処分場性能評価結果に大きな影響を及ぼすこととなる．そのためモデル設定の判断基準と
なる処分場建設場所の地質環境調査は，性能評価に用いる物性値の決定と同様にその重要性は高い．

一方，処分場性能評価のための核種移行解析計算において，計算実行のために必要な物性値は多種
多様である．またそれらの物性値にはばらつきが存在するため，決定論的に扱うことが困難でありこ
れら物性値のばらつきを考慮した確率論的な解析が必要である．しかし物性値のばらつきが解析結果
に与える影響は一様ではなく物性値によって異なる．そのためこのような確率論的な解析を精度よく
行なうためには，物性値のばらつきが解析結果に与える影響について物性値ごとに十分に把握する必
要がある．今後は各物性値のばらつきを地質学的に把握するとともに，その範囲内で解析計算を実行
し，物性値の選択，ばらつきの評価など確率論的解析を有意にかつ効率的に行なうための参考資料と
するデータの蓄積を行なう．
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3.1.3　地質環境条件に影響を与える各種の自然事象の発生確率の取扱いに関する検討
【実施内容】

リスク論的考え方に基づく安全評価シナリオ設定手法の整備を実施する「地層処分の安全審査に向
けた評価手法の整備」受託者に対して，既往委託研究成果および最新の国内外研究成果による自然事
象の発生確率に関する知見を受け渡し，本委託研究と「地層処分の安全審査に向けた評価手法の整備」
が連携できるように意見交換を実施し，同事業の成果に反映させる．また，その際には発生確率のリ
スク論取り扱いを検討する．以上の成果は原子力規制委員会が作成する安全審査の判断指標あるいは
技術指針に反映される．

【成果】
各種自然事象が安全評価に及ぼす影響を安全評価に適用するために，「地層処分の安全審査に向け

た評価手法の整備」受託者である，独立行政法人日本原子力研究開発機構安全研究センター（以下
JAEA）担当者と２回の意見交換を実施した．以下に概要を示す．

・１回目：平成 25 年 12 月 20 日
　内容：安全評価上の影響が不可知である泥火山の発生確立，発生様式の取扱いについて，産総研

泥火山データベース開発者を交えて，現実的なモデル構築のための既往情報を受け渡した．
・２回目：平成 26 年 1 月 23 日
　内容：不確実性の中で，偶然的不確実性や認識論的不確実性に分類される，侵食・堆積による地

形変化，地震・マグマ貫入による地形変化，気候変動による涵養量変化に関して，安全評価上
の不確実性の取扱いについて，より現実的なモデルの設定等に関する情報の受け渡しを行った．
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【まとめと今後の課題】
地質・気候関連事象が処分システムに与える影響を，安全評価のための地下水流動解析，核種移行

解析に用いる水理－熱－力学－化学反応のパラメータおよび境界条件への影響という観点で再整理し
た．また，それぞれの影響プロセスを整理した結果，時間的遅延が無い地質構造や力学的な影響，時
間的な遅延を伴う地下水流動および物質移行によるもの，熱移動によるものに分類できることを示し
た．

今回の検討では，各種 THMC のパラメータと境界条件に与える影響までの連関関係に関する考察
に留まっているが，実際には，連成解析において THMC それぞれの変化が相互に連動する場合が多い．
連成解析は多孔質弾性論等の比較的単純化されたモデルに留まるため，そこでは評価できない相互に
干渉する現象の抽出と不確実性の評価を行う必要がある．

また，核種移行特性への影響に関しては，き裂内核種移行モデルによる核種移行解析結果と粒子間
隙内核種移行モデルによる解析結果の比較を行なった．き裂内核種移行モデルによる解析結果では，
粒子間隙内核種移行モデルに比べて解析時間内に評価地点である天然バリア出口に到達する核種の量，
種類ともに少なく，その結果としてそれら核種による放射能量も大幅に少ないことが分かった．また，
き裂内核種移行モデルにおいてはき裂開口幅の増加にともない放射能量が増加するとともに核種の出
現時間が早くなること，粒子間隙内核種移行モデルでは分配係数の変化は核種の出現時間に影響し，
最大放射能量や核種の消失時間に与える影響は小さいことが分かった．２つのモデル間における核種
移行解析結果の差異が大きいため，モデル設定は処分場性能評価結果に大きな影響を及ぼすこととな
る．そのためモデル設定の判断基準となる処分場建設場所の地質環境調査は，性能評価に用いる物性
値の決定と同様にその重要性は高い．

一方，処分場性能評価のための核種移行解析計算において，計算実行のために必要な物性値は多種
多様である．またそれらの物性値にはばらつきが存在するため，決定論的に扱うことが困難でありこ
れら物性値のばらつきを考慮した確率論的な解析が必要である．しかし物性値のばらつきが解析結果
に与える影響は一様ではなく物性値によって異なる．そのためこのような確率論的な解析を精度よく
行なうためには，物性値のばらつきが解析結果に与える影響について物性値ごとに十分に把握する必
要がある．今後は各物性値のばらつきを地質学的に把握するとともに，その範囲内で解析計算を実行
し，物性値の選択，ばらつきの評価など確率論的解析を有意にかつ効率的に行なうための参考資料と
するデータの蓄積を行なう．
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3.2　自然事象等の外的因子を考慮した地質環境条件評価モデルの作成と不確かさの把握
核種移行評価を行う上で必要となる処分場近傍および広域の地質環境条件を評価する観点から，水

理，熱，力学および化学に関する場の特性を把握するためのモデルを各現象の連成を考慮して整備する．
平成 24 年度までに，水理－力学および水理－化学・生物化学連成解析手法の検討を行い，粒状体

モデルによる堆積岩の水理的異方性の解析から，岩石の巨視的な物性の変化を評価する手法を構築し
た．さらに，個別地質・気候関連事象に対する水理・熱・力学環境のパラメータおよび境界条件への
影響の定量的評価手法として，断層，火山等の影響に関する基礎的な数値モデル化手法の検討を行った．

平成 25 年度は，時間スケールや処分環境を考慮した地質・気候関連事象の長期的な活動予測モデ
ルの整備に関する既往の研究成果を取りまとめ，不確実性を考慮した上での地質・気候関連事象によ
って生じるパラメータ変動および境界条件変動の幅を評価するためのモデルの適用性の検討と課題の
抽出を行う．

なお，ここで作成した地質環境条件評価の連成モデルは，別途原子力規制庁委託事業である平成
24 年度「地層処分の安全審査に向けた評価手法等の整備」で検討が行われた，廃棄体・人工バリア
についての性能評価の連成モデルとともに，廃棄体から母岩領域までの一連の核種移行評価に用いら
れることになる．

3.2.1　地質・気候関連事象の長期的な活動予測モデルの取りまとめ
【実施内容】

既往委託研究において実施された隆起－侵食，火山・マグマ活動，地震・断層活動，深部流体・熱
水活動等の長期的活動予測モデルに関して，既往委託研究成果のみならず最新の国内外の研究成果を
取りまとめる．その際に，原子力安全基盤機構の平成 24 年度委託事業「地質関連事象の時間スケー
ルに応じた不確実性の検討」の成果等も参照し，処分事業の観点からの時間スケール，不確実性の観
点からの時間スケールに応じた取りまとめを行う．以上の成果は，原子力規制委員会が作成する将来
的な判断指標あるいは技術指針に反映されるとともに，立地調査段階における判断指標等の知見に反
映される．

【成果】
3.2.1.1　地質・気候関連事象の活動予測における日本列島の地域分類

原子力安全基盤機構の平成 24 年度委託事業「地質関連事象の時間スケールに応じた不確実性の検
討」（原子力安全基盤機構，2013）においては，火山・マグマ活動，地震・断層活動，隆起・沈降の
３種類の地質・気候関連事象に関して，日本列島周辺のテクトニックセッティングに基づいた地域分
類を行い，それぞれの地域に関して活動予測および不確実性の分類を行った．以下に，地震・断層活
動に関する地域分類に関する記載を引用する（原子力安全基盤機構，2013）．
「日本列島とその周辺には，太平洋プレート，フィリピン海プレート，そして陸側のプレートと少

なくとも 3 つのプレートがある．前 2 者は後者に対して沈み込んでおり，これらプレート間の相互
運動によって日本列島とその周辺の岩盤にかかる力が発生している．日本列島とその周辺で発生する
地震を地質学的にタイプ分けすると，プレート境界付近で発生する地震，沈み込むプレート内の地震，
陸域の震源の浅い地震の 3 つのタイプに分けられる ( 地震調査研究推進本部地震調査委員会，1997)．
これらの地震のうち，概要調査結果を持ってしても排除しきれない不確実性のある事象としては，次
の，①内陸地震の主断層の活動，②主断層からの派生断層，③地質断層の再活動，を挙げられている
( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア編，2012b)．

本検討においては，地震・断層活動性の発生位置・発生確率の不確実性を検討するために，日本列
島をテクトニックセッティングに対応した複数のブロックに区分した上で，テクトニックブロックご



第 3 章　安全審査に向けた基本的考え方の整備

343

とでの地震・断層活動の特性および不確実性について検討する．具体的な検討項目として下記の３点
で整理を行う．

１.「活断層の位置およびその活動間隔並びに活動場の移動（分岐・派生を含む）」の検討における
プロセスゾーンを含む派生断層に関する情報

２.「現在の応力場で活動しうる低活動性断層の位置およびその活動間隔並びに活動場の移動」の検
討における現在の日本列島下の応力場を整理した上でのその応力場での断層活動性に関する情報

３.「巨大地震に伴う応力場の変化による活動しうる低活動性断層或いは地質断層の位置およびその
活動間隔並びに活動場の移動」の検討における海溝型巨大地震によって誘発されたと考えられて
いる余震等に関する情報

本報告における断層活動の不確実性の整理では，地震地体構造区分を踏まえた領域に分けて検討し
た．地震地体構造区分とは，地震の起こり方の共通性，あるいは差異に基づいて地体構造を区分する
ことである ( 萩原，1991)．本報告では地震地体構造をベースにおきながら，主として主要活断層や
それに伴う変形の方向性や分布を重視し，地殻内地震の頻度や発震機構（センスと断層面の方向性）
との整合性や地質断層の分布や方向性にも注目し区分を行った．

本報告書では，垣見ほか (2003) の地震地体構造区分を参考に日本列島陸域を，
（1）千島弧
（2）東北日本弧
（3）伊豆 - 小笠原弧
（4）西南日本弧
（5）九州・琉球弧
の５地域に分類した．
上記の地域分類は，火山・マグマ活動においてもほぼ同様の分類が可能である．しかしながら，隆

起・沈降に関しては，測地学的観点から観測される 100 年程度の短期的な変動および最終間氷期最
盛期の指標面である MIS5e によって推定された 10 万年スケールの隆起・沈降特性から，以下の７
地域に分類している．
（1）東北日本外弧，千島弧外弧
（2）相模トラフに面した変動区（南関東：房総半島，三浦半島，関東平野）
（3）駿河トラフを挟む変動区（伊豆半島，焼津 - 御前崎，渥美半島）
（4）南海トラフ・地震性地殻変動区（紀伊半島，四国南岸）
（5）九州
（6）西南日本内帯（山陰，能登半島，瀬戸内）
（7）東北日本日本海沿岸（日本海沿岸：北海道 - 新潟）

3.2.1.2　地域ごとの地質・気候関連事象の発生用意機と不確実性のまとめ
原子力安全基盤機構 (2013) において，3.2.1.1 で示した事象に関して，100 年オーダー，10 万年

オーダー，100 万年オーダーの時間スケールにおいて，将来予想される活動様式および想定される不
確実性に関する取りまとめを行った．結果を表 3.2.1.2-1 に示す．
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表 3.2.1.2-1　地域ごとにまとめた地質・機構関連事象の時間スケールごとの不確実性（原子力安全基盤機構，2013）．
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3.2.2　パラメータ変動および境界条件変動の幅を考慮するためのモデルの適用性検討と課題の抽出
【実施内容】

平成 24 年度に検討された連成解析モデルを用いて，特に既往研究成果が不足している地震・断層
活動を中心として，断層面の水理特性，断層周辺岩盤の水理特性変化に関する要素データの取得と連
成数値解析による適用性の検討を行う．その際に，実際の断層周辺調査結果の公表資料を照査し，室
内実験スケールでの挙動と実岩盤での挙動の関連性に関する評価を行う．火山・マグマ活動に関して
は，平成 24 年度成果における水理－熱－化学反応連成解析においてケースを増加させたケーススタ
ディを行い，水理特性，熱特性と化学反応の影響範囲等に関する知見の整理と課題の抽出を行う．本
課題の成果は，「地層処分の安全審査に向けた評価手法の整備」受託者との情報交換によって同事業
の成果に反映させる．以上の成果は原子力規制委員会が作成する将来的な判断指標あるいは技術指針
における科学的知見に反映されるとともに，立地調査段階における判断指標等の知見に反映される．

【成果】
3.2.2.1　断層活動による水理特性変動モデルの構築
1)目的

断層は場の水理・応力状態を大きく変化させる代表的例である．破砕帯やカタクレーサイト
(cataclasite) 帯など断層岩から構成されるゾーンは，露頭の調査等によって容易に確認することが
できる．これらのゾーンの外側の母岩中には，断層運動もしくは断層形成にかかわったゾーンの存
在が知られている (Scholz et al.，1993)．このゾーンは母岩に比べて節理や二次的なせん断割れ目，
微小割れ目の密度が高いことで特徴づけられ，” プロセスゾーン ”(process zone) と呼ばれている
(Scholz et al.，1993; Vermilye and Scholz，1998)．断層周辺の基層岩盤では，断層運動の影響や
透水性をより詳しく評価しようとする場合，プロセスゾーンが存在することを知っておかなければな
らない ( 金折，2001)．また，地層処分や地質評価を目的とする地下環境研究には力学と水理の連成
挙動 (Bossart et al.，2004; Olsson and Barton，2001) を観察する必要がある．さらに，地層処分
に係る地質評価の為には，水理・力学・熱・化学に関する場の把握モデルの作成が必要になる．

本研究では，方角の異なる堆積岩コア試料を用いて，プロセスゾーンを模擬する三軸圧縮試験を実
施し，CT 画像分析による割れ目の確認と割れ目からの距離による試料内空隙率変化の確認を試みた．
また，先行した実験結果を基に 3 次元シミュレーション・ツールである PFC3D(Particle Flow Cord 
3D；粒状体挙動解析コード；Itasca 社 ) を用いた水理－力学連成モデルの構築を試みた．このモデ
ルで行ったシミュレーションの結果および岩石試料を用いた実験結果との比較を報告する．今回の実
験およびモデルは，地震・断層活動への連成モデル適用性検討の材料として作成されており，サイト
スケ－ルへの変換手法検討と現場への適用を最終目的としている．

2) 断層の水理－力学連成評価試験
(1) 岩石試料

本研究に用いた試料は，島根県宍道湖南部に分布する中新世大森層中の砂岩である．これは一般
に来待石と呼ばれる塊状の中粒凝灰質砂岩である ( 鹿野ほか，1991)．砂岩構成物のサイズは 0.5 ～
1.0 mm が多く，岩片や結晶片に比べてマトリックスの割合は 20％程度と少ない ( 鹿野ほか，1991; 
沢田，2000)．一般には来待石，地質学分野では大森層中の砂岩と呼ばれるが，採石場から採取さ
れた試料として ‘ 来待砂岩 ’ と呼ばれることも多く，以下ではこの呼称を用いる．図 3.2.2.1-1 に本
研究で用いられた来待砂岩の石切り場の位置と周辺の地質図 ( 鹿野ほか，1991) を示す．藤井ほか
(2012) によると，この石切り場ではほぼ水平な層理面をまれに確認することができ，北西方向に 20°
程度で傾斜する斜交葉理を観察することもできる（図 3.2.2.1-2b）．これらの堆積構造から，堆積時
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の古流向は南南東→北北西で，海浜堆積物と考えられている．

図 3.2.2.1-1　今市地域の地質図概略 ( 鹿野ほか (1991) に加筆 )．

図 3.2.2.1-2　石切り場の来待砂岩ブロック (a) 方角と上下関係，(b) 斜交葉理 ( 藤井ほか，2012)．

本研究の試料作製のため，図 3.2.2.1-2a に示すような定方位ブロックから，層理面に垂直な板状
ブロック ( 約 500mm × 500mm × 100mm) を切り出し，層理面に垂直また平行の方向のコア試料
を作製した ( 図 3.2.2.1-3)．試料の寸法は 直径 50mm，高さ 100mm である．以下，垂直試料およ
び平行試料と呼ぶことにする．図 3.2.2.1-3 の X 軸と Y 軸は N60E 方向と N30W 方向に相当するが，
以下簡略化して X と Y で表すことにする．
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図 3.2.2.1-3　試料の方向 (v: 垂直，h: 平行）．

図 3.2.2.1-4　三軸試験と CT 画像解析用試料 (a，b: 垂直，c，d: 平行）．

自然乾燥状態で P 波速度測定を行った後，P 波速度のばらつきがより少ない二つの試料を各方向
から選び（図 3.2.2.1-4），三軸圧縮試験を行った．これらの試料に対して試験前・後の CT 画像を
収得し，割れ目の確認と画像解析を実施した．表 3.2.2.1-1 に試料情報を示す．P 波速度の平均値
は約 2.83km/s であった．試料の空隙率は同じブロックの 3 か所から正方形試料（10mm×10mm×
10mm) を用意しポロシメータを用いて求めた．その平均値は 21.24% であった．
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表 3.2.2.1-1　試料情報（来待砂岩）．

(2) 実験方法
今回の三軸圧縮試験では，あらかじめ決めておいた封圧（2.7MPa，8.1MPa）をかけた後，軸方

向にピストンによる載荷で圧縮破壊を誘発させ，モニターの荷重曲線を目視で確認し残留強度にかか
り始めた時点で試験を終わらせることにした．試料の整形や載荷方法は JGS2531:2000 に従って行
われ，今回の載荷は 0.05mm/min の変位制御が使われた．図 3.2.2.1-5 および図 3.2.2.1-6 に三軸
圧縮試験の試料セットの様子と LDT (Local Deformation Transducer) を用いた変位計（濱田電機； 
HD61，61DP) の模式図を示す．試験中には軸方向 2 か所と週方向 2 か所の変位を計測した．

図 3.2.2.1-5　三軸圧縮試験用試料セット（垂直試料 t-v-1 の例）．
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図 3.2.2.1-6　三軸圧縮試験および変位計の概念図．

(3) 実験結果
まず，2 方向試料の P 波速度がどのくらい異なっていたかを図 3.2.2.1-7 に示す．朴ほか（2012）

による来待砂岩の P 波速度異方性結果と同様に，垂直試料の方が平行試料より速い P 波速度である
ことが分かる．今回の試料では垂直試料の平均Ｐ波速度は 2.90km/sec，平行試料は 2.76km/sec で，
約 4.92％の差があることが分かった．
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図 3.2.2.1-7　層理面角と初期 P 波速度の関係．

図 3.2.2.1-8 には実験後試料の表面から見える割れ目の様子を示す．全試料から肉眼で確認できる
せん断割れ目が形成されているのが分かる．また，図 3.2.2.1-9 には試験中の軸差応力と歪みの関係
を示す．試料がせん断破壊した後 実験を止める時点はそれぞれ異なってはいるが，4 つ共に軸歪み
2％近辺で軸変位を止め実験を終わらせた．表 3.2.2.1-2 には最大軸差応力および最終軸歪みを示す．
最大軸差応力が封圧の増加によって垂直試料で約 14.29％，平行試料で 15.15％高くなる結果となっ
た． 

図3.2.2.1-8　三軸圧縮試験後の試料（a：垂直 封圧2.7MPa，b：垂直 封圧8.1MPa，c：平行 封圧2.7MPa，d：平行 封圧
8.1MPa）．
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図 3.2.2.1-9　応力－歪み関係 (a: 垂直 封圧 2.7MPa，b: 垂直 封圧 8.1MPa，c: 平行 封圧 2.7MPa，d: 平行 封圧 8.1MPa）．

表 3.2.2.1-2　最大軸差応力および最終軸歪み．

(4）CT画像解析による割れ目確認と空隙率算出
ここには，三軸圧縮試験後試料内部に生じた割れ目や内部構造の確認の為に収得した CT 画像につ

いて，またそれを用いた画像解析によって得られた空隙率について述べる．図 3.2.2.1-10 は長さ約
10cm の試料一個に対し約 1,740 枚の CT 画像を撮影し，それらを合成することによって基質と空隙
の分布が分かる CT 画像の 3 次元化の概念図である．我々は割れ目からの距離による空隙率の変化を
確認するため，せん断割れ目近辺・割れ目から試料の先端までの中間部・試料の先端近辺の 3 か所
から，5mm×5mm×5mm のボリューム領域を選び，画像解析によって空隙率を算出することにした．
CT 画像の 3 次元化から得た断面映像と選ばれた画像解析領域の位置を図 3.2.2.1-11 に示す．ここの
座標軸は図 3.2.2.1-3 のものと一致している．全試料でせん断割れ目が確認されるが，試料表面から
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のせん断割れ目の連続性は試料の中心部で弱くなるか消えているのが分かる．このような現象はコア
リング方向や封圧の違いを問わず全試料から確認された．これらはせん断変形の初期段階で見られる
現象で，さらにせん断変形が進むことによってエシュロン構造（echelon structure；Davis, 1984）
を形成し全体がつながるようなせん断割れ目が予想できる．今回画像解析の為に選んだ領域は次の
2 点を考慮し選択した．①せん断割れ目が明確に認知できる場所を選ぶこと，② CT 画像の特徴であ
る画像中心の陰影の影響を避けること．図 3.2.2.1-11 の四角形で示した画像解析領域の位置はこの
2 点を考慮し選択したものであり，CT 画像中心部の陰影の影響を避けるために試料の軸方向と平行
な直線上で 3 か所を選ぶことにした．割れ目から試料の先端までの距離は各試料によって異なるが，
先端部がピストンとの接触摩擦によって一番変形していないと仮定し，まずせん断割れ目近辺と試料
の先端近辺の領域を選択し最後に中間部を選んだ．よって，本研究では割れ目からの物理的距離より
は割れ目近辺から先端部までの空隙率の変化傾向に注目することとした．図 3.2.2.1-12 に画像解析
領域を可視化したものを示す．左からオリジナル・基質・空隙の可視化である．

図 3.2.2.1-10　CT 画像の 3 次元化と解析範囲の概念図．
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図3.2.2.1-11　CT画像の3次元化から得た断面映像と選ばれた画像解析領域位置（a：垂直 封圧2.7MPa，b：垂直 封圧
8.1MPa，c：平行 封圧2.7MPa，d：平行 封圧8.1MPa）．
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図3.2.2.1-12_1　画像解析領域の可視化（a：垂直 封圧2.7MPa，b：垂直 封圧8.1MPa，c：平行 封圧2.7MPa，d：平行 封
圧8.1MPa）
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図3.2.2.1-12_2　画像解析領域の可視化（a:垂直 封圧2.7MPa，b:垂直 封圧8.1MPa，c:平行 封圧2.7MPa，d:平行 封圧
8.1MPa）．
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図 3.2.2.1-13 に今回の CT 画像解析から得た割れ目からの距離と空隙率の関係を示す．前述した
ように，本研究では割れ目からの物理的距離より各場所による空隙率の変化傾向を注目しているの
で，距離の要素を単純に 3 段階に分けて表現している．図の中で距離１は割れ目近辺を，２は中間
部，３は先端部を意味している．全試料共に，先端部では表 3.2.2.1-1 で示したインタクト試料の空
隙率（21.24％）とほぼ同じで，割れ目に近くなるほど高い空隙率を示す．具体的には，垂直試料で
ある t-v-1 と t-v-2 の場合，先端部から割れ目近辺までの距離変化で 2.95％（21.24 － 24.19％）と
1.52％（21.12 － 22.64％）の空隙率増加を，並行試料である t-h-1 と t-h-2 の場合は，2.46％（21.35
－ 23.81％）と 2.93％（21.17 － 24.10％）の空隙率増加を示す結果となった．これらの空隙率増
加幅は各試料それぞれの最大値（割れ目近辺）の 12.20％，6.71％，10.33％，12.16％に該当する．

図3.2.2.1-13　割れ目からの距離と空隙率の関係（t-v-1，t-v-2:垂直試料，t-h-1，t-h-2:平行試料；dist.３：先端部，２：中
間部，１：割れ目近辺）．

図 3.2.2.1-14 は垂直試料と並行試料での封圧と空隙率の関係を示したものである．垂直試料の場
合（a），3 か所共に 2.7MPa の封圧より 8.1MPa 封圧の方が空隙率が低くなっているのが分かる．一
方 平行試料の場合（b）は，封圧が変わることによって場所ごとに空隙率の変化傾向が異なるのが分
かる．先端部（dist.3) は封圧の増加によって空隙率が低下しているが，中間部はほぼ同じ，割れ目
近辺は逆に空隙率が高くなっているのか分かる．これらの結果は，試料の異方性がせん断破壊後の割
れ目周辺の空隙率（あるいは透水性）に影響していることを示唆している．
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図 3.2.2.1-14　垂直試料と並行試料での封圧と空隙率の関係（dist.1：割れ目近辺，2：中間部，3：先端部）．

3) 個別要素法による水理－力学連成解析モデルとの比較
我々は 2011 年度から水理－力学連成モデルの作成のため 3 次元シミュレーション・ツールである 

PFC3D(Particle Flow Cord 3D；粒状体挙動解析コード；Itasca 社 ) を用いた水理－力学連成モデル
の構築を試みてきた．詳しい内容は，2011 年度報告書の「3.2.1.2 粒状体挙動解析コード（PFC3D）
を用いた堆積岩の力学異方性モデルおよび透水モデル作成」と 2012 年度報告書の「3.2.1.2 個別要
素 3 次元モデルを用いた堆積軟岩のせん断－透水連成挙動研究」を参考にしていただきたい．

岩石の場合，空隙率と透水性を単純比例関係とみるのは無理があり，反比例を観察した報告
(Morin，2006) もある．しかし，堆積岩のように比較的空隙率の高い岩石の場合は，空隙率と透水
性が比例する例が多く報告されている (David et al., 1994；Zhu and Wong, 1997；堤ほか，2003)．
例えば，(David et al.，1994) は空隙率 14%~35% の 4 種類の砂岩の透水実験から，透水性と空隙
率の比例関係を報告している．今回の研究対象である来待砂岩はインタクト試料の平均空隙率が
21.24% であることから，空隙率と透水性が比例すると仮定し，過去の個別要素法によるモデル研
究結果と今回の実験および CT 画像解析の結果との比較を行った．2011 年度報告書で示した来待砂
岩透水モデルのデータを編集し，モデル上空隙率を任意の値 (20.88 ～ 46.41%) まで変化させ，図
3.2.2.1-15 と図 3.2.2.1-16 で示すような透水係数の予測グラフを作成した．今回は，試料の CT 画
像解析によって算出した空隙率の変化幅を考慮し，透水係数の変化幅を予測して見ることにした．参
考までに，2012 年度報告の軽石凝灰岩 (pumice tuff) のせん断－透水連成モデルの結果も一緒に示
す．図 3.2.2.1-15 の CT 画像解析による空隙率の変化幅は 21.12 ～ 24.19% である．まず，下に示
す Kozeny-Carman 式による透水性 K(approximate permeability) は約 4.4 ～ 7.2e-11m2 であった．

 
式 3.2.2.1-1
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ここで，B は幾何学的因子で 1/180，d は粒子に直径，ϵは空隙率である．この式はパイプネット
ワークを通る流れを想定した式である (Bear，1979)．また，Navier-Stokes の定常状態式によって
算出した理論値流速 (steady-state solution) を用いた透水係数 k(hydraulic conductivity) は約 2.3
～ 3.1e-4m/s であった ( 図 3.2.2.1-16)．

	
式 3.2.2.1.-2

ここで，v: 流速，ϵ : 空隙率，d: 粒子の直径，▽p: 圧力傾斜，ρf: 流体の密度，C1 : 定数 (150.0 )，
C2 : 定数 (1.75)，μ: 粘度である．モデルシムレーションから得られる流量 (volumetric rate) から算
出される透水係数は約 2.4 ～ 3.2e-4m/s であった．今回の研究では，CT 画像解析の為に選んだ領域
が割れ目を避けていることを注意していただきたい．

 

図3.2.2.1-15　空隙率の変化幅からの透水性変化幅類推(Kozeny-Carman)（2011・2012年度報告書の来待砂岩透水モデル
のデータを編集)．
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図3.2.2.1-16　空隙率の変化幅からの透水係数変化幅類推(Navier-Stokes，PFC3D)（2011・2012年度報告書の来待砂岩透
水モデルのデータを編集）．

4) まとめ
断層の水理－力学連成評価を目的とし，層理面に垂直と並行な堆積岩コア試料を用いて，プロセ

スゾーンを模擬する三軸圧縮試験を実施した．実験後には CT 画像解析による異なる解析領域での空
隙率変化幅の確認および数値解析結果を参考にした透水性の変化幅の推測を試みた．三軸圧縮試験で
は 2 段階の封圧（2.7MPa，8.1MPa) を利用しており，実験結果から，最大軸差応力は封圧の増加に
よって平均約 15％高くなることが分かった．CT 画像解析結果からは，試料の先端部から割れ目近
辺までの距離変化で平均約 2.5％の空隙率の差があることが分かった．しかし，垂直試料と並行試料
を分けてみると，垂直試料の場合，解析の為に選ばれた 3 か所共に 2.7MPa の封圧より 8.1MPa 封
圧の方で空隙率が低くなっているのが認められた．一方 平行試料の場合は，場所ごとの空隙率の変
化傾向が異なり，先端部では封圧の増加によって空隙率が低下し，中間部はほぼ同じ，割れ目近辺
は逆に空隙率が高くなる結果となった．このような結果は試料の異方性がせん断破壊後の割れ目周
辺の空隙率（あるいは透水性）に影響していることを示唆している．また，2011~2012 年度に先行
した個別要素法数値解析による空隙率－透水性関係から，今回の CT 画像解析による空隙率変化幅
（21.12 ～ 24.19%）を考慮して推測した透水性の変化幅は，まず，Kozeny-Carman 式による透水
性 K(approximate permeability) は約 4.4 ～ 7.2e-11m2，また，Navier-Stokes の定常状態式によっ
て算出する理論値流速 (steady-state solution) を用いた透水係数 k(hydraulic conductivity) は約 2.3
～ 3.1e-4m/s であった．岩石試料を用いた力学試験と CT 画像解析による内部構造の確認と各部位の
空隙率算出 また，個別要素法数値解析による水理－力学連成評価は，地震や断層による現場の部位
別空隙率を把握することができると共に断層からの距離と透水性の変化を考える上で効果的利用が期
待される．
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3.2.2.2　水理-熱-力学-化学反応連成解析による長期的水理特性変化のモデル化
1) 目的

高レベル放射性廃棄物処分施設ニアフィールドの長期性能評価を行う場合，対象となる岩盤の水理
学・力学特性を長期に渡り予測評価することは非常に重要である．特に，水理学・力学的弱面となる
断層を含めた不連続面の評価が重要となる．処分施設は深部環境に建設されるため応力レベルは高く，
また廃棄体からの発熱により周辺岩盤の温度は上昇する．その結果，岩石構成鉱物の溶解・沈殿現象
等の化学作用が卓越し，不連続面の水理学・力学特性に大きな影響を及ぼすことが予想される．しか
しながら，温度・応力に依存する化学作用を包含する岩石 – 水の相互作用現象に起因する岩盤の水理
学・力学特性の経時評価については，これまで積極的に行われてこなかったのが現状である．

理論的な検討として，温度，pH，イオン強度等に依存する種々の鉱物の溶解・沈殿に起因する透
水特性変化を時系列で評価するモデルが構築されており，TOUGHREACT（Xu et al., 2012）等の
THC 連成数値シミュレータも開発され，実問題に適用されている．しかしながら，これらの解析モ
デルや数値シミュレータは，岩石実部・不連続面空隙内の溶解・沈殿現象についてしか考慮しておらず，
圧力溶解現象等の粒子接触部での化学現象を考慮していない．さらに，鉱物溶解・沈殿現象等の化学
作用に起因する岩盤の力学特性の経時評価が可能なモデルについては，現在皆無であると言っても過
言ではない．化学現象による岩盤の水理学・力学特性の変化を時系列で記述する精度の高いモデルが
存在しないのは，実験室レベルでの評価データが圧倒的に不足していることに起因している．精度の
高い THMC 連成シミュレータを開発するため，延いては高レベル放射性廃棄物処分施設のニアフィ
ールドの長期性能評価を行うためには，温度・応力に依存する鉱物溶解・沈殿現象等の化学作用に起
因する岩盤の水理学・力学特性の経時変化を実験的に観察し，データを収集することが不可避である．

本研究では，熱・水・応力・化学連成作用による透水・力学特性の経時変化に起因するメカニズム
を解明し，様々な境界条件で透水・力学特性を長期予測できる連成モデルを構築することを最終目標
としている．そこで H25 年度は，(1) 拘束圧・温度・鉱物溶解条件を制御した等方圧保持・透水試験
の継続実施・解析，(2) 実験前後の岩石供試体を用いた微視構造観察，(3) 拘束圧および温度を制御
した持続載荷せん断透水試験の実施，(4) 持続載荷せん断透水試験の再現・予察解析を実施する．

2) 	等方圧保持・透水試験
・実験概要

本実験で使用した等方圧保持・透水試験装置を図 3.2.2.2-2 に示す．軸圧および側圧は，それぞれ
ロードセル（東京測器製 CLN-20KNB 型）および圧力センサー（東京測器製 PW-20MPA 型）を用い
て測定し，精緻に拘束圧を制御できる．実験に供した岩石の供試体サイズは，直径 30 mm，高さ 60 
mm で，上部キャップおよび下部ペデスタルで供試体を挟み，熱収縮チューブにより被覆する．次に，
圧力セル内の O リングを傷つけないよう十分注意して，圧力セルを被せる．その後，載荷用皿ばね
をセットし，セル上部のねじを締めることにより軸荷重を作用させる．続いて，手押しポンプにより
拘束圧用シリコンオイルを加圧し，所定の拘束圧条件に設定を行う．圧力セルを金属製容器内に入れ，
シリコンオイルを満たして温度を調節し，養生を行った．境界条件は，拘束圧 7.5，15 MPa で，温
度は，20，90 °C に設定した．実験条件を表 3.2.2.2-1 に示す．なお，B-45 と B-46 の供試体につい
ては，実験の再現性を確認するため，同拘束圧（7.5 MPa），同温度（90 °C）の条件で実験を行った．
岩石供試体は亀裂のないインタクト供試体と，単一亀裂を有する不連続面供試体の 2 種類を作製した．
単一亀裂については，ダイヤモンドカッターを用いて供試体中央上下方向に切断した．実験に使用し
た岩石供試体を図 3.2.2.2-1 に示す．
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図 3.2.2.2-1　実験に使用したベレア砂岩供試体（直径 30 mm× 高さ 60 mm）．

図 3.2.2.2-2　等方圧保持・透水試験装置の模式図．
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表 3.2.2.2-1　等方圧保持試験の実験条件．

・透水試験
拘束圧，温度共に比較的高い条件では，鉱物の溶解・沈殿等の化学反応が促進されるものと考えら

れる．その結果，岩石内部の骨格構造が変化し，岩石の透水特性や変形・強度特性に何らかの影響を
及ぼすと予想される．本研究では，拘束圧 7.5，15 MPa，温度 20，90 °C の条件下で，透水特性に
及ぼす影響を把握するために，等方圧保持期間中に実験開始後 100 日までは 5 日ごとに，その後は
10 日ごとに透水試験を実施した．

透水試験は，シリンジポンプ（TELEDYNE ISCO 社製，500D 型）を用いてインタクト供試体に
ついては透水差圧 350 kPa，不連続面供試体については透水差圧 9.8 kPa の条件で透水を行った（図
3.2.2.2-2 参照）．透過水は，pH6 の超純水を用いて各試験で 10 mL 程度注水した．これは，供試体
の間隙体積（間隙率は約 20 % なので，間隙堆積は約 8.5 mL）と同程度の量であり，つまり，5 日
あるいは 10 日ごとに供試体の間隙水を純水で置換することを示している．超純水には，物質が溶出
していないため，供試体を含む圧力セルを通過した廊下流体の濃度を評価することで，岩石の溶出濃
度を直接評価することができる．一方，超純水は実際の地下水よりも溶解性が高いため，鉱物溶解と
いう観点に着目すると実際よりも過激な環境で実験を実施していることに留意する必要がある．

なお，岩石供試体の透水特性は，透過率 K（Permeability [m2]）を用いて評価した．透過率 K は，
ダルシー則が成り立つと仮定して，インタクト供試体については以下の式で表すことができる．

	 式 3.2.2.2-1

ここで，μ：透過流体の粘性係数 [Pa s]，Q：流量 [m3 s-1]，l：供試体高さ [m]，A：供試体断面積 
[m2]，ΔP：透水差圧 [Pa] である．一方，不連続面供試体については，透過水は亀裂に選択的に流れ
るため，透過率 K は，亀裂のみの透過性を表す下式で評価する．

	 式 3.2.2.2-2

	 式 3.2.2.2-3

ここで，b：水理学的開口幅 [m] である．
透水試験は，流量が定常状態に落ち着くまで約 15 分間行い，5 秒間隔で流量を計測した．透過率

の測定結果をインタクト供試体（B-42，B-43，B-44，B-45，B-46）については図 3.2.2.2-3 に，不
連続面供試体（B-47，B-48）については図 3.2.2.2-4 に示す．また，各境界条件での透過率の変化
傾向を比較するために，初期値で正規化した正規化透過率の時間変化を図 3.2.2.2-5 に示す．B-42 は，
拘束圧 7.5 MPa，温度 20 °C 条件である．初期透過率は，5.14×10-15 m2 で，若干の上下変動を示し
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ているが，約 300 日程度までは概ね 10-14 m2 程度であまり変化していない．しかし，その後透過率
は上昇に転じており，実験開始 1,025 日で 1.44×10-14 m2 まで単調に増加しており，その後実験を
終了した．

B-43 は，拘束圧 15.0 MPa，温度 20 °C 条件である．初期透過率は，1.86×10-15 m2 で，若干の上
下変動をしているが，約 300 日程度までは概ね 3.00×10-14 m2 程度でほとんど変化していない．し
かし実験開始 300 日以降で上昇に転じており，1,085 日現在で 1.09×10-14 m2 まで単調に増加して
おり，B-42 の試験結果と同様の傾向を示している．

B-44 は，拘束圧 15.0 MPa，温度 90 °C 条件である．初期透過率は，1.05×10-15 m2 で，30 日程
度まで上昇した後，定常状態に達しているように見える．実験開始 220 日目で透過率が初期値まで
減少しているが，その後は上昇に転じており，実験開始 1,040 日現在で 7.17×10-15 m2 まで増加し
ている．

B-45 は，拘束圧 7.5 MPa，温度 90 °C である．初期透過率は，4.10×10-15 m2 で，若干の変動を
生じながら推移し，230 日程度で上昇している．その後はあまり変化がなく実験開始 560 日で 6.40
×10-15 m2 まで増加し，その後実験を終了した．

B-46 は，拘束圧 7.5 MPa，温度 90 °C で，B-45 と等しい境界条件である．この試験は，実験の
再現性を確認するために実施している．初期透過率は，2.26×10-15m2 で，若干の変動を生じながら
推移し，230 日程度で上昇している．その後若干増加はしているものの，それほど大きな変化はなく，
実験開始 1,025 日現在で 1.17×10-14 m2 まで増加している．

インタクト供試体の実験結果より，境界条件の違いによる定性的な差異は確認されなかった．つま
り，透過率は初期値からある時間経過後まではそれほど変化せず，その後上昇に転じ，単調に増加す
る傾向が得られている．透過率の変化は，拘束圧および温度に依存する鉱物の溶解・沈殿現象や，力
学的な変形挙動を介した間隙構造の変化に起因する．すべての境界条件で観察されている透水特性の
増加現象は，鉱物表面の溶解現象に起因していると考えられる．鉱物溶解現象は，比較的緩やかな速
度で進展していくため，透過率の変化として観察されるまでには，一定の時間が必要となることが考
えられる．その後は，継続される鉱物溶解により，徐々に透過率が増加することになる．しかしなが
ら，その増加速度は緩やかで，1,000 日経過後でも初期値と比して 5 ～ 6 倍程度しか増加していない．
実際の地下水環境では，鉱物溶解現象は実験で再現している条件よりも抑制されているので，透過率
の変化についても実験結果よりも非常に小さくなると想定される．

次に，不連続面供試体の実験結果について議論する．B-47 は，拘束圧 7.5 MPa，温度 20 °C 条件
である．初期透過率は，5.43×10-11 m2 で，時間の経過とともに減少する傾向が得られている．実験
開始 720 日現在で 1.51×10-11 m2 を示しており，初期値と比して約 7 割減少している．

B-48 は，拘束圧 7.5 MPa，温度 90 °C 条件である．初期透過率は，4.33×10-11 m2 で，B-47 で
確認されているほどの減少傾向はみられないが，若干の減少を示しており，実験開始 720 日現在で
3.71×10-11 m2 となっている．不連続面供試体（B-47，B-48）で確認された透過率の減少傾向は，不
連続面内の接触部溶解に起因していると考えられる．鉱物溶解現象は，圧縮応力の集中する接触部と
間隙内の自由表面で発生する．インタクト供試体では，接触部分の溶解現象よりも自由表面での溶解
現象が卓越するため，透過率は時間の経過と共に上昇していると考えられる．一方，不連続面供試体
では，接触部溶解が自由表面溶解よりも寄与程度が大きいため，時間の経過と共に透過率が減少して
いると想定される．接触部溶解は，接触面積の増加に伴いその寄与の程度は低下していくと考えられ，
一定期間経過後には，自由表面溶解が相対的に卓越することとなり，透過率は増加に転じることが予
想される．今後，実験を継続することによりこの仮説の検証を行う予定である．



第 3 章　安全審査に向けた基本的考え方の整備

364

 

図 3.2.2.2-3　透過率の時間変化（インタクト供試体）（(a) － (e) B-42 － B-46）．
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図 3.2.2.2-4　透過率の時間変化（不連続面供試体）（(a) B-47，(a) B-48）．

図 3.2.2.2-5　正規化透過率の時間変化（(a) インタクト供試体 20 °C，(b) インタクト供試体 90 °C，(c) 不連続面供試体）．
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・物質濃度評価
透水試験中に間隙溶液を採取し，ICP-AES により，陽イオン元素（Si，Al，K，Fe，Ca，Na，

Mg）の定量分析を実施した．分析に使用した機器は，愛媛県産業技術研究所既設の ICP 発光分光分
析装置（Thermo Fisher Scientific 社製，iCAP6300DUO 型）である．得られた結果を図 3.2.2.2-6
～図 3.2.2.2-8 に示す．なお，昨年度の報告書で，実験結果の不具合がある可能性を指摘したが，本
年度の分析結果は，すべてのサンプル資料について再度分析を行った．以下は，その分析結果につい
て説明するが，昨年度の評価結果とそれほど違いはないことを明示しておく．図より，すべての条件
において，Si，Ca，Mg，Na の濃度が相対的に高い．Si 濃度が高いことは，蛍光 X 線分析の結果（表
3.2.2.2-2）より妥当であると考えられるが，相対的に含有割合の小さい Ca，Mg，Na 濃度も Si 濃
度と同程度高い．Na は，蛍光 X 線分析の結果では検出されなかったが，これについては間隙中に元々
存在している塩水の影響であると想定される．Ca，Mg 濃度が比較的高い理由として，溶解性の高い
炭酸塩鉱物（ドロマイト等）の溶解に起因している可能性が考えられる．

次に Si 濃度のみを抽出した濃度経時変化を図 3.2.2.2-9 に示す．図より，温度が高い条件（B-44，
B-45，B-46，B-48）の方が高い濃度を示している．これは，温度上昇により鉱物の溶解性が上昇し
たためと考えられ極めて妥当な結果である．一方，拘束圧条件に違いに着目すると，Si 濃度には明
瞭な差異は確認できない．これは，本研究で採用している拘束圧条件（7.5 および 15.0 MPa）では，
鉱物溶解に及ぼす影響に大差がないためと考えられる．

図 3.2.2.2-6　元素濃度の経時変化（Si，Al，K，Fe，Ca，Na，Mg：(a)B-42，(b)B-43）．
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図 3.2.2.2-7　元素濃度の経時変化（Si，Al，K，Fe，Ca，Na，Mg：(a)B-44，(b)B-45，(c)B-46）．



第 3 章　安全審査に向けた基本的考え方の整備

368

図 3.2.2.2-8　元素濃度の経時変化（Si，Al，K，Fe，Ca，Na，Mg：(a)B-47，(b)B-48）．

表 3.2.2.2-2　蛍光 X 線分析によって得られたべレア砂岩の元素割合（実験前後）．
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図 3.2.2.2-9　 Si 濃度の経時変化．

・透過率の長期予測
図 3.2.2.2-3 に示す通り，透過率長期観測の結果，インタクト供試体ではすべての境界条件におい

て透過率は時間の経過と共に増加する傾向が得られた．これは，間隙水に接している岩石粒子構成鉱
物の溶解現象により，間隙体積が増加しているためと考えられる．また，不連続面供試体では逆に透
過率は時間の経過と共に減少する傾向が得られた（図 3.2.2.2-4）．本節では，透過率の変化傾向を長
期予測する式を用いて，今後透過率がどの程度変化するかを予測する．

図 3.2.2.2-3 より，インタクト供試体の透過率は実験開始 200 日～ 300 日経過後に増加に転てお
り，その増加率は時間の経過と共に小さくなっていることが確認できる．そこで，十分な時間経過後
に，透過率は定常状態に達すると仮定し，下記の予測式を提案する．

 	 式 3.2.2.2-4

ここで，K
_
(t)：時間 t における正規化透過率（実験開始直後の透過率で除した相対的な透過率を表す），

K
_
( ∞ )：定常状態における正規化透過率，α：定数である．
また，不連続面供試体で観察された透過率の減少傾向を予測するために，式 3.2.2.2-5 を提案する．
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この式は，時間の経過と共に透過率は減少し，一定期間経過後に定常状態に達することを表している．
	 式 3.2.2.2-5

この提案式による予測結果例を図 3.2.2.2-10 に示す．図より，K
_
( ∞ ) が大きいほど，定常状態に

達した際の透過率変化量が大きくなることを表している．同様に，αが大きいほど，定常状態に達す
るまでの経過時間が短くなることを示している．αの値では，定常状態に達するまでの時間を評価す
ることができないが，下式を用いることで，定常状態の 99.9 % に達するまでの時間を算定すること
ができる．

	
式 3.2.2.2-6

ここで，ts：定常状態の 99.9 % に達するまでの時間である．ts を適用することにより，定常状態
に達するまでの時間を定量的に評価することができる．

この提案式（式 3.2.2.2-4，3.2.2.2-5）を用いて実験結果を回帰分析した結果を図 3.2.2.2-11，図
3.2.2.2-12 に，また得られた K

_
( ∞ )，α，ts を表 3.2.2.2-3 に示す．回帰分析結果より，決定係数 R2

は 0.6 ～ 0.8 程度の値を示しており，本提案式は概ね妥当性の高いものであると言える．なお，不連
続面供試体 B-47 の予測結果は，K

_
( ∞ )，が負の値を示す結果となり物理現象として適当でないため

議論から除外する．インタクト供試体に対する予測結果に着目すると，20 °C 条件（B-42，B-43）では，
が最大 10 倍程度の値を示しており，また ts の値より今後 20 年程度で定常状態に達すると予測され
ている．一方，90 °C 条件（B-44 ～ B-46）では，K

_
( ∞ ) が 5，6 倍，ts が 5 年～数 10 年程度である．

拘束圧条件および温度の違いによる K
_
( ∞ ) および ts の差は大きくないことが確認された．H24 年度

の成果では，『拘束圧条件（7.5，15.0 MPa）に着目すると，K
_
( ∞ ) および ts に明瞭な差異は確認で

きない．90 °C 条件の方が，K
_
( ∞ ) が小さくなる原因は不明であるが，ts が小さくなる要因としては

温度上昇よる鉱物溶解現象の活性化が考えられる．その結果，早く定常状態に達すると想定される．』
と記述しているが，その後約 1 年間実験を継続することにより，境界条件に違いはそれほど透水性
の変化に寄与しない結論となった．

図 3.2.2.2-10　 提案式（式 3.2.2.2-4）による解析結果例．
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図 3.2.2.2-11　 提案式（式 3.2.2.2-4）による回帰分析結果（インタクト供試体 (a) 20 °C，(b) 90 °C）．

図 3.2.2.2-12　提案式（式 3.2.2.2-4）による回帰分析結果（不連続面供試体）．

表 3.2.2.2-3　提案式（式 3.2.2.2-4）による回帰分析結果．

3) 構造観察
本研究では，拘束圧 7.5 MPa，温度 90 °C 条件で 560 日間等方圧保持・透水試験を実施した供試

体（B-45）と，拘束圧 7.5 MPa，温度 20 °C 条件で 1,025 日間等方圧保持・透水試験を実施した供
試体（B-42）を用いて，供試体観察，X 線回折分析，蛍光 X 線分析，走査型電子顕微鏡観察を行った．
本章では，それらの結果について詳述する．
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・供試体観察
実験終了後（B-00，B-45）の外観写真を図 3.2.2.2-13 に示す．外観を観察すると実験後の供試体

は褐色のベッディングプレーンが明瞭に表れている．この褐色物質については，後述する走査型電子
顕微鏡観察（SEM-EDX）の結果として説明する．次に供試体寸法を計測したところ，実験前（B-00）
は直径 30.0 mm，高さ 60.0 mm に対し，実験終了後の供試体 B-42 は直径 30.0 mm，高さ 60.0 
mm と変化は確認できなかったが，B-45 は直径 30.0 mm，高さ 59.8 mm に変化していた．軸方向
に 0.2 mm 圧縮する結果が得られているが，これは長期間に渡る等方圧保持の影響により供試体が
収縮したと考えられる．供試体圧縮の主要因は，圧力溶解現象による接触部溶解が考えられる．また，
実験前後で供試体の P 波弾性速度を計測した結果，実験前は 2.37 km/s（B-42），2.36 km/s（B-45），
対し，実験後は 2.26 km/s （B-42）2.25 km/s（B-42）と両者とも約 5 % 低下する結果が得られた．
実験では，透過率は時間の経過と共に上昇する結果が得られており，これは空隙率増加を示唆してお
り，P 波弾性速度の低下傾向と調和的である．

図 3.2.2.2-13　実験前後の供試体外観写真（左：実験前，右：実験終了後）．

・X線回折分析・蛍光X線分析結果
XRD 結果を図 3.2.2.2-14 に示す．温度・応力の履歴を受けていない B-00 からは石英（SiO2），長

石，ドロマイト（CaMg(CO3)2），カオリン（Al4Si4O10(OH)8）が検出されている．B-42（20 °C）では，
B-00 と同様の結果が得られており，実験前後でほとんど変化が見られなかった．一方 B-45（90 °C）
では，イライト（(K,H3O)(Al,Mg,Fe)2(Si,Al)4O10((OH)2(H2O))）が検出された．温度が高い条件でイ
ライトの生成が確認できたことから，高温条件の方が長石の粘土化が促進されることが確認された．

次に，XRF による元素割合について評価する．XRF の測定結果である重量 % を表 3.2.2.2-2 に示す．
Ca，Mg の割合が等方圧保持・透水試験終了後の供試体で減少していることを確認した．これは，間
隙を占めるドロマイトの溶出に起因していると考えられ，ICP 発光分光分析結果と調和的である．
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図 3.2.2.2-14　X 線回折分析結果（(a) B-00，(a) B-42，(a) B-45）．

・走査型電子顕微鏡観察
透水試験および ICP 発光分光分析結果より，岩石構成鉱物の溶解現象が透水性の変化に大きく影

響を及ぼしていることが確認された．透水性の変化を及ぼす誘因として，鉱物溶解および二次鉱物
の沈殿が考えられる．そこで，電界放射型走査型電子顕微鏡 (Field Emission- Scanning Electron 
Microscope：FE-SEM) を用いて，透水試験前後の供試体表面を微視的に観察すると同時に，エネル
ギー分散型 X 線分光法 (energy dispersive X-ray spectrometry：EDX) を用いて，溶解・沈殿してい
る物質の元素を同定した．本研究に使用した電界放射型走査型電子顕微鏡 (FE-SEM) は，JEOL 社製
JSM-7000F（愛媛大学既設）であり，その概要は，加速電圧 15 kV，照射電圧 0.53 nA である．

観察結果の一例として，実験前後の SEM 画像を図 3.2.2.2-15 ～図 3.2.2.2-17 に示す．B-00（図
3.2.2.2-15）と比較すると，B-45（図 3.2.2.2-16b）より溶解ステップの確認，石英角が取れている
ことから石英の再結晶が観察された．また，図 3.2.2.2-16c より粘土鉱物（カオリナイト）の再結
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晶が観察された．B-42（図 3.2.2.2-17）より，ドロマイト（CaMg(CO3)2）の溶解が観察された．ド
ロマイトは，その他の鉱物より溶解しやすい鉱物であり，透過率の変化に寄与する鉱物である．図
3.2.2.2-17 では，石英（SiO2）の溶解は確認できないもの，長石の溶解ステップが確認された．ま
た長石は溶解し，一部カオリン化していることが EDX 結果から確認できた．また B-45 と B-42 を比
較すると，析出量は B-42 の方が多いことが確認できた．これは，B-45 と B-42 で実験実施期間が約
2 倍違うことに起因していると考えられる．

前述のように，温度・応力履歴を受けていない供試体 B-00 と実験後の供試体（B-45，B-42）を
比較したとき，褐色鉱物の増加が観察された．その褐色鉱物の同定結果について述べる．H24 年度
の成果ではこの褐色鉱物は酸化鉄である可能性を指摘したが，本年度は SEM-EDX 分析を実施する
ことにより，より正確な分析を試みた．褐色鉱物を中心に撮影した SEM 画像（図 3.2.2.2-18a）お
よび光学顕微鏡写真（図 3.2.2.2-18b）の領域に対して，元素マッッピングを行った．褐色鉱物は図
3.3.2.2.2-16(a) 中の白色で示されている領域である．SEM 画像では，密度が大きいほど白く撮影さ
れるため，褐色鉱物は周囲の鉱物よりも相対的に密度が大きいことがわかる．元素マッピングの結果
を図 3.2.2.2-18，図 3.2.2.2-19 に示す．元素マッピングの結果から，褐色鉱物は，Mg，Ca，Fe を
多く含んでいることが確認できる．つまり，間隙中にシデライト（FeCO3）が沈殿し，その周辺をド
ロマイト（CaMg(CO3)2）が取り囲んでいることがわかった．C については，Mg，Ca，Fe と一見相
関が見られないが，これは SEM 撮影に先立ち薄片処理した際に使用したアクリル樹脂の成分が検出
されているためであり，実際には，シデライト，ドロマイトとみられる領域に C の存在を確認している．
元素マッピングによる詳細な検討の結果，シデライトが褐色鉱物であることが判明した．

長期等方圧保持・透水試験では，岩石中の長石の粘土化は，90 °C 条件の B-45 についてのみ確認
され，20 °C 条件の B-42 では，1,000 日以上の拘束圧保持環境でも構成鉱物の変化はほとんど確認
されなかった．一方，岩石の間隙を占める炭酸塩については，ドロマイトが溶解・再沈殿を経験し，
新たにシデライトが相対的に多く沈殿することがわかった．
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図 3.2.2.2-15　実験前（B-00）供試体の微視構造観察結果． 

（a）SEM 画像，（b）SEM 画像，（c）SEM 画像，（d）SEM 画像　※スケール：10 μ m
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図 3.2.2.2-16　実験後（B-45）供試体の微視構造観察結果． 

（a）SEM 画像，（b）SEM 画像，（c）SEM 画像，（d）SEM 画像　※スケール：(a)，(b) 10 μ m，(c)，(d) 1 μ m
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図 3.2.2.2-17　実験後（B-42）供試体の微視構造観察結果． 

（a）SEM 画像，（b）SEM 画像，（c）SEM 画像，（d）SEM 画像　※スケール：(a) 〜 (c) 10 μ m，(d) 1 μ m
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図 3.2.2.2-18　実験後（B-42）供試体の COMPO 画像，各元素マップ．

(a) COMPO画像，(b) 光学顕微鏡画像，(c) C，(d) Mg，(e) Ca，（f）Fe　※スケール：(a),(b) 100μm，(c)〜(f) 250μm
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図 3.2.2.2-19　実験後（B-42）供試体の各元素マップ．(a) Al，(b) K，(c) O，(d) Si，(e) Ti  ※スケール： 250 μ m

4) 持続載荷せん断透水試験
・実験概要

本研究では，単一不連続面の変形挙動評価を目的として，持続載荷せん断試験を実施した．持続
載荷せん断試験とは，拘束圧保持による岩石不連続面の変形特性変化を評価する試験である．併せ
て，温度・拘束圧を制御した環境で岩石不連続面の透水性評価を行うために，拘束圧保持期間および
せん断試験中に透水試験を実施した．以下，この試験を持続載荷せん断透水試験と称す．持続載荷せ
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ん断透水試験では，温度条件の違い（室温状態 25 ºC および高温状態 90 ºC）による変形特性の変化
を評価した．透水試験では，室温状態 25 ºC および高温状態 90 ºC において透水試験を実施し，温
度条件の違いが透水性変化に及ぼす影響について評価した．持続載荷せん断透水試験に供した岩石は，
拘束圧保持・透水試験と同じくベレア砂岩を使用した．供試体寸法は直径 50 mm，高さ 100 mm で，
単一不連続面をダイヤモンドカッターにより作製した．この不連続面は，水平面に対して傾斜角度が
60º になるように供試体を整形した．実験用に作製した供試体を図 3.2.2.2-20 に，持続載荷せん断
透水試験の外観・模式図を図 3.2.2.2-21 に示す．実験に使用した三軸透水試験装置は，拘束圧を 25 
MPa，温度 120 ºC まで制御することが可能である．供試体は熱収縮チューブ，ゴムスリーブ，熱収
縮チューブの三重スリーブで被覆し，供試体側面の不連続面部分への応力集中に起因するスリーブの
穿刺・破裂を防いだ．

図 3.2.2.2-20　持続載荷せん断透水試験に使用したベレア砂岩供試体．

図 3.2.2.2-21　持続載荷せん断透水試験の外観・模式図．

・せん断透水試験
実験に使用した三軸透水試験装置（図 3.2.2.2-21）は，拘束圧を 25 MPa，温度 120 ºC まで制御

することが可能である．供試体は熱収縮チューブ，ゴムスリーブ，熱収縮チューブの三重スリーブで
被覆し，供試体側面の不連続面部分への応力集中に起因するスリーブの穿刺・破裂を防いだ．供試体
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を圧力セルに設置した後，拘束圧を 7.5 MPa に昇圧後，透水圧を制御し，24 時間に 100mL 程度の
透過水を採取するように調整した．作用温度は前述の通り，25 ºC と 90 ºC である．

持続載荷せん断透水試験では，まず拘束圧・温度作用直後の岩石供試体の変形特性を把握するため
に，せん断試験を実施した．せん断試験では，軸圧を 7.5 MPa からハンドポンプで昇圧させること
で不連続面にせん断応力を作用させた．持続載荷せん断透水試験に先立ち実施したインタクト供試
体の三軸圧縮試験（拘束圧 7.5 MPa）では，破壊強度が 90.83 MPa であったため，せん断試験では，
軸差応力を概ね 20 MPa 程度作用させ，供試体のせん断破壊を防止した．初期せん断挙動を計測後
は軸差応力をゼロまで戻し，拘束圧保持条件を 30 日間継続させた．その後，実験開始直後と同様に
軸差応力を作用させ，供試体の変形挙動を観察した．なお，実験開始直後および 30 日経過後の圧縮
試験は，実験の再現性を確認するため，載荷・除荷の 3 サイクルの試験を実施した．温度条件は 25 
ºC および 90 ºC 条件であり，温度の違いによる不連続面供試体の変形特性変化の差異を確認した．

せん断試験の結果を図 3.2.2.2-22 ～図 3.2.2.2-25 に示す．図より明らかなように，実験開始直後
の軸差応力－軸ひずみ関係では，1 サイクル目載荷時の挙動が他の載荷・除荷時の挙動と異なる．こ
れは，不連続面のかみ合わせが良くないことが原因である．ただし，1 サイクル目除荷時から 3 サイ
クル終了まではほとんど同じ経路を辿っており，実験結果の再現性が確認できる．不連続面供試体の
変形特性の経時変化を評価するために，初期剛性を用いる．本研究では，初期剛性を軸ひずみが 500
マイクロひずみまで変位したときの割線弾性係数と定義する（図 3.2.2.2-26 参照）．実験開始直後（0
日目）および 30 日間拘束圧保持を経験した供試体の初期剛性の値を 3 サイクルの載荷時に対して算
出した値を表 3.2.2.2-4 に示す．なお，0 日目の 1 サイクル載荷時は不連続面のかみ合わせ状態が他
の載荷・除荷時と異なるため評価から除外する．表より明らかなように，初期剛性は 25 ºC および
90 ºC 条件共に，実験開始直後から 30 日経過後に約 20 ～ 30 % 増加していることが確認できる．こ
れは，時間の経過と共に，不連続面内接触部の面積が増加したことにより摩擦抵抗が増加したことに
起因すると考えられる．断層等の不連続面は，処分場の空洞掘削に伴う応力場の変化により，不連続
面の接触状態も変化すると想定されるが，掘削後の拘束圧保持状態が継続されれば，変形特性等の力
学特性が改善されることを示唆する実験結果が得られた．つまり，空洞掘削により擾乱された不連続
面は，時間の経過と共に力学的な観点から安全側に進む可能性がある．

図 3.2.2.2-22　持続載荷せん断透水試験結果（25 °C，0 日目）． 

(a) 軸差応力－軸ひずみ関係，(b) 不連続面に作用する垂直応力－せん断応力関係．
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図 3.2.2.2-23　持続載荷せん断透水試験結果（25 °C，30 日目）． 

(a) 軸差応力－軸ひずみ関係，(b) 不連続面に作用する垂直応力－せん断応力関係．

図 3.2.2.2-24　持続載荷せん断透水試験結果（90 °C，0 日目）． 

(a) 軸差応力－軸ひずみ関係，(b) 不連続面に作用する垂直応力－せん断応力関係．

図 3.2.2.2-25　持続載荷せん断透水試験結果（90 °C，30 日目）． 

(a) 軸差応力－軸ひずみ関係，(b) 不連続面に作用する垂直応力－せん断応力関係．
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図 3.2.2.2-26　初期剛性の評価方法．

表 3.2.2.2-4　初期剛性．

 

一方温度条件に着目すると，高温条件では，接触部での鉱物溶解現象が低温条件よりも促進される
ことがわかっているので，25 ºC 条件よりも 90 ºC 条件の方が初期剛性の増加程度が大きくなると予
想された．ところが実験結果では，温度の違いによる影響は確認できなかった．本研究の拘束圧保持
期間は 30 日と比較的短期間であったため，温度の影響を確認できなかったと考えられる．今後はよ
り長期間の拘束圧保持期間の実験を実施し，変形特性の変化を精査する必要がある．

次に，拘束圧保持期間およびせん断中に連続実施した透水試験結果について言及する．25 ºC お
よび 90 ºC 条件で得られた透過率の経時変化を図 3.2.2.2-27 に示す．なお，図に示している透過率
は不連続面の透過率ではなく，供試体全体の値として式 3.2.2.2-1) を用いて評価している．図より，
25 ºC 条件では透過率は時間の経過と共に減少しており，等方圧保持・透水試験の結果と調和的であ
る．また，90 ºC 条件では，25 ºC 条件ほど顕著ではないが透過率の減少傾向を示している．90 ºC
条件では，透水差圧を保持期間中に変化させており，その影響が無視できないことがわかる．今後長
期間の持続載荷せん断透水試験を実施する際は，透水差圧を変化させない条件で実験を行う予定であ
る．次に，せん断試験中の透過率の変化を図 3.2.2.2-28 に示す．図より明らかなように，せん断試
験中の透過率は全く変化していないことが確認できる．これは，本研究で作製した不連続面がダイヤ
モンドカッターで切断した平滑不連続面であるためと考えられる．平滑状態の不連続面は，ラフネス
が自然状態の不連続面と比して小さいため，せん断中にダイレイションが発生しにくい状態である．
今後は，長期間の持続載荷せん断透水試験を実施するだけでなく，ラフネスの状態も変化させた実験
（引張亀裂やせん断亀裂を有する不連続面供試体による実験）の実施が必要であることが判明した．
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図 3.2.2.2-27　透過率の経時変化（(a) 25 °C，(b) 90 °C）．

図 3.2.2.2-28　せん断試験中の透過率の経時変化（(a) 25 °C，(b) 90 °C）．
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5) 持続載荷せん断透水試験の再現解析
・力学－化学連成モデルによる再現解析

本節では，Yasuhara et al. (2011) ，安原ほか (2009) が提案している力学－化学連成解析モデル
を用いて実験結果（透過率，不連続面内接触面積の経時変化）の予測解析を行う．

本研究で用いる連成解析モデルは，圧力溶解現象を記述するモデルである．圧力溶解現象は，上
部地殻（upper crust）における延性および可塑性変形を及ぼすメカニズムとして広く知られており，
理論的・実験的な研究が種々行われてきた．圧力溶解現象は，1) 岩石構成粒子間の接触面における
（interfacial dissolution），2) 接触面から間隙への溶解物質の拡散（interfacial diffusion），3) 間隙
自由表面での沈殿現象（re-precipitation）の一連のプロセスからなる．安原ほか (2009) は，非静水圧，
非平衡状態における熱力学を考慮することにより，溶解 ･ 拡散 ･ 沈殿の一連の現象を質量フラックス
を用いて，それぞれ下式で定義している．

	 式 3.2.2.2-7

	 式 3.2.2.2-8

	 式 3.2.2.2-9

ここで， : 圧力溶解質量フラックス [kg s-1]， : 拡散質量フラックス [kg s-1]， : 沈
殿質量フラックス [kg s-1]，Vm: モル体積 [m3 mol-1]，σα : 接触部応力 [Pa]，σc: 臨界応力 [Pa]，k+/-

: 溶解／沈殿速度定数 [mol m-2 s-1]，ρg: 鉱物密度 [kg m-3]，Ac: 接触部面積 [m2]，R: 気体定数 [J K-1 
mol-1]，ω：接触面での拡散膜厚 [m]，Db: 分子拡散係数 [m2 s-1]，Cint: 接触面内物質濃度 [kg m-3]，
Cpore: 間隙内物質濃度 [kg m-3]，Ceq: 溶解度 [kg m-3]，Apore: 自由表面積 [m2] である．p および q は，
溶解実験より決定される定数である．また，添え字 i，j は対象とする鉱物 i および溶解物質 j に対応
しており，岩石を構成する鉱物数および元素数だけ存在する．

式 3.2.2.2-7 ～ 3.2.2.2-9 を用いることにより，複数鉱物に対する圧力溶解現象を評価することが
可能となる．ただし，本研究では二次鉱物として析出する鉱物を同定できていないため，評価する二
次鉱物は，最も析出が想定されるアモルファスシリカのみを考慮して計算を行う．

次に，間隙内の自由表面表面溶解現象であるが，本研究では，Lasaga (1984) の自由表面溶解モデ
ルを基に下記のように定義する．

	
式 3.2.2.2-10

ここで， : 自由表面溶解質量フラックス [kg s-1]，Q：イオン活量積 [-]，K：平衡定数 [-] である．
式 3.2.2.2-10 内のイオン活量積，平衡定数は鉱物溶解に関わる重要なパラメータであり，作用温度，
溶解元素濃度・電荷数に大きく依存し，次式のように表される．

	 式 3.2.2.2-11
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	 式 3.2.2.2-12

ここで a：活量 [-]，γ：活量係数 [-]，αx(x=1~11)：定数である．式 3.2.2.2-11 内の活量係数は，
Debye-Hückel の理論式を参考にして次式を用いて評価する（Atkins，1994）．

	
式 3.2.2.2-13

	
式 3.2.2.2-14

	
式 3.2.2.2-15

	 式 3.2.2.2-16

ここで áj：イオン最近接距離 [m]，εr：相対誘電率 [-] である．
最後に，溶解物質の濃度経時変化について説明する．本解析モデルでは，粒子接触部内と間隙内に

おける物質濃度を評価可能である (Yasuhara et al., 2011)．

	
式 3.2.2.2-17

ここで，

	 式 3.2.2.2-18

	 式 3.2.2.2-19

ここで，νi j：構成鉱物 i に対する物質 j の化学量論係数 [-]，mwj：物質 j の分子量 [-] である．
不連続面開口幅（あるいは透水性）は，圧力溶解，境界面拡散，自由表面溶解の相互作用によって

変化する．アスペリティ接触部での圧力溶解が自由表面溶解よりも卓越すれば，不連続面開口幅は時
間の経過と共に小さくなり透水性も合わせて低下する．反対に，不連続面間隙内の自由表面溶解が圧
力溶解よりも影響が大きくなれば，不連続面の透水性は増大することになる．つまり，圧力溶解・自
由表面溶解のお互いの影響度を精度良く予測するためには，前もって不連続面の開口幅と接触面積割
合の関係を把握しておく必要がある．

Yasuhara and Elsworth (2006) は，単一不連続面の上下ラフネス情報をレーザー変位計を用いて
計測し，バーチャル不連続面を作成することにより，不連続面の幾何学的な平均開口幅とその接触面
積の関係を以下のような式で表している．
〈b〉= br+ (b0−br) exp (−Rc−Rc0) /a	 式 3.2.2.2-20
ここで，〈b〉：平均開口幅，b0：初期開口幅，br：残留開口幅，Rc0：初期接触面積割合，a：定数である．

これら，式 3.2.2.2-7 ～ 3.2.2.2-20 を用いて不連続面の透水性変化および不連続面内の接触面積割合
を評価することができる．予測解析では，温度・応力条件は，実験と同じ 25，90 °C，7.5 MPa で
実施する．

解析結果と実験結果を比較するために，正規化した透過率の経時変化を図 3.2.2.2-29，図 3.2.2.2-
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30 に示す（参考のため，実験結果のみを図 3.2.2.2-29 に，実験結果および解析結果の比較図を図
3.2.2.2-30 に示す）．図より，予測結果は，概ね実験結果の傾向を再現できている．また，本解析モ
デルでは，不連続面の圧縮に伴う接触面積の経時変化を評価できる．次に，25，90 °C 条件における
接触面積割合の経時変化の予測結果を図 3.2.2.2-31 に示す．図より明らかなように，25，90 °C 条
件の結果には大きな差異はなく，時間の経過と共に不連続面内部の接触面積が増加していることが確
認できる．解析開始 30 日における接触面積割合の値に着目すると，25 °C 条件では初期値 0.010 か
ら 0.017 に，90 °C 条件では 0.023 に増加している．この接触面積の増加が，持続載荷せん断透水
試験で確認された初期剛性の増加に寄与していると想定される．予測結果では，30 日経過後も接触
面積割合が増加することが確認されており，より長期間の持続載荷せん断透水試験を実施することに
より，この増加傾向を確認すると共に，解析モデルの有用性を評価することが不可欠である．

図 3.2.2.2-29　正規化透過率の経時変化（B-47，B-48，BS-S04）．

図 3.2.2.2-30　正規化透過率の経時変化（実験結果および解析結果）．
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図 3.2.2.2-31　接触面積割合の経時変化予測結果（25，90 °C 条件）．

6) まとめ
本研究では，ベレア砂岩を対象として，拘束圧および温度を制御した等方圧保持・透水試験の継続

実施，透過率の予測式による長期予測，実験前後の供試体を用いた微視構造観察，持続載荷せん断透
水試験による変形特性変化の評価，力学－化学連成数値解析モデルによる透水・変形特性変化の予測
解析を実施した．得られた知見は以下の通りである．

拘束圧（7.5，15 MPa），温度（20，90 °C）を制御した等方圧保持試験を連続で最大 1,000 日間
以上継続実施し，透水特性（透過率）の経時変化を観察した．その結果，インタクト供試体の場合，
20，90 °C 条件共に透過率は若干の上下変動を示した後，200 ～ 300 日程度で増加に転じその後一
貫して上昇する傾向が得られた．透過率が一定の時間を経過した後増加に転じる結果は，自由表面溶
解が接触部溶解に比してより卓越したためと想定される．一方，不連続面供試体の場合，透過率は時
間の経過と共に減少する傾向が得られた．その減少量は，1,000 日経過後でも最大 1 オーダー程度で
あった．

次に，透過率の長期経時変化を推測する予測式による評価を実施した．予測式により実験結果を回
帰分析した結果，決定係数 R2 は 0.6 ～ 0.8 程度の値を示し，本提案式は概ね妥当性の高いものであ
ることが確認された．インタクト供試体 20 °C 条件（B-42，B-43）では，今後 20 年程度で定常状
態に達すると予測され，定常状態における透過率は，初期値と比較して最大 10 倍程度増加する予測
結果が得られた．また，90 °C 条件（B-44 ～ B-46）では，今後 5 年～数 10 年程度で定常状態に達し，5，
6 倍程度透過率が増加する結果が得られた．また，拘束圧条件および温度の違いによる差は大きくな
いことが確認された．

次に，拘束圧 7.5 MPa，温度 20 および 90 °C 条件で 1,025 日および 560 日間等方圧保持・透水
試験を実施した供試体（B-42，B-45）を用いて，P 波弾性速度測定，電界放射型走査型電子顕微鏡観察，
エネルギー分散型 X 線分光法分析，蛍光 X 線分析，X 線解析分析を行った．その結果，実験前後で
供試体の P 波弾性速度の減少を確認した．これは，自由表面溶解に起因する間隙率（あるいは透過率）
増加の傍証となる．また，実験終了後の供試体に多く確認された褐色物質は，偏光顕微鏡観察・X 線
回折分析の結果，シデライト（FeCO3）であることが同定された．また，偏光顕微鏡観察結果によると，
実験終了後の供試体について炭酸塩鉱物の減少が確認されたが，蛍光 X 線分析についても調和的な
結果が得られた．H24 年度の検証では，酸化鉄である可能性を示唆したが，本年度の詳細分析の結果，
シデライトであることを確認した．

次に，単一不連続面の変形挙動評価を目的として，持続載荷せん断試験を実施した．実験の結果，
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20 および 90 °C 条件の両方で，30 日経過後の変形特性が向上すること（初期剛性で約 30 % 程度の
増加）が確認された．剛性の増加は，不連続面内部の接触面積の増加に起因すると考えられ，圧力溶
解が接触面積増加に寄与している可能性が考えられる．20 および 90 °C 条件で，変形特性の変化に
差異が確認されなかったが，これはより長期間の試験を実施することで温度による改善効果の違いを
評価する必要がある．

最後に，圧力溶解・界面拡散・自由表面溶解の一連の過程を考慮した力学－化学連成解析モデルに
より，べレア砂岩不連続面の透過率および不連続面接触面積の経時変化を予測解析した．その結果，
透過率については概ね実験結果の傾向を再現できることが確認された．また，25 および 90 °C とい
う温度条件の違いは，解析結果に大きな差異を生じさせないことが判明した．これは，持続載荷せん
断透水試験結果と調和的な結果である．ただし，解析結果の妥当性を検証するためには，より長期間
の実験を実施する必要があると考えられる．
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3.2.3　実スケールにおける連成解析の効率化と適用性検討
【実施内容】

水理－力学連成解析を実スケールに適用する際に，き裂を含んだ岩盤を効率的に取扱うことを目的
として，二重空隙モデル（6）や透水テンソル（7）による均質化連成解析手法を構築し，室内実験
スケールから実岩盤スケールへの適用性をモデル解析によって検討する．この成果により，破壊現象
を伴う地質・気候関連事象の影響を評価する上で，複雑な地質構造を適切なメッシュ数でモデル化す
ることが可能となるため，より現実的なモデル作成，数値解析の実効が可能となる．

【成果】
3.2.3.1　連成解析のモデル化スケールの比較
1) 目的

処分場近傍および広域地下水流動に対する自然事象の影響を評価するためのシミュレーションを行
うには，水理—力学に関するモデルを組み立てる必要がある．ここで，自然事象の影響で最も重要な
ものの一つとして断層近傍の水理モデルをいかに構築するかという点が挙げられる．断層近傍の流体
の挙動を評価する上で重要な点は，断層近傍に発達するクラックが水みちとして機能することから，
クラックの幾何学的構造を定量的に表現することであろう．断層近傍に発達するクラックは断層を構
成する断層面（剪断面）と断層の形成に伴い形成されるプロセスゾーン (Scholz，1990) がある．これら，
プロセスゾーンについての研究は，地震に関連付けられた研究が多く，（例えば，Scholz，1990）そ
の多くは，数 km オーダーの深度でのプロセスゾーンの形成と破壊様式に関するものである（例えば，
Lockner，2000）．例えば，Lockner et al.(2000) は野島断層の深度 700m ほどまでの花崗岩質岩石
コアを用いた透水係数の測定から剪断面では低透水で剪断面近傍のプロセスゾーンでは高透水となる
ことを示した（図 3.2.3.1-1）．また，Walker et al.（2012）はプロセスゾーンの幅と断層の変位量
の関係を示し，両対数の関係があることを報告している（図 3.2.3.1-2）．

図3.2.3.1-1　野島断層コア（GJSコア）での拘束圧50MPa下での断層面からの距離と透水係数の関係 (Lockner et al., 
2000) ．
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図 3.2.3.1-2　堆積岩類でのプロセスゾーンの幅と断層の変位量の関係（Walker et al., 2012）．

図 3.2.3.1-3　堆積岩の変形様式と深度の関係（佐藤ほか (2013) を元に作成）．

ここで，対象を堆積岩とした場合，その変形様式は堆積岩の固結度と拘束圧に依存する（図
3.2.3.1-3）（佐藤ほか，2013）．室内試験で行われる三軸試験では得られる変位量は数 mm ほどであ
るため，先の変位量との関係を考えれば，形成されるプロセスゾーンの幅も狭くなってくる．本研究
では，大変位試料を用いたプロセスゾーンの評価を行う．また，水理―力学連成解析における断層破
砕帯（プロセスゾーン）の水理特性変化に対して，室内実験から広域モデルへのスケール変換手法の
検討を行うとともに，不連続体モデルから連続体モデルへの変換手法に関する検討についての予察的
な研究を行う．

2) 方法および結果
・プロセスゾーンの評価

本研究で用いた試料は宮崎県で採取された日南砂岩である．供試体は，直径 8.990cm, 高さ
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16.203cm であり，拘束圧を 5MPa，変位を 30mm までせん断を行なったものを用いた．ピーク時
のせん断応力と垂直応力はそれぞれ，34.0MPa，18.6MPa であった．ここで，せん断変位をせん断
箱に取り付けたデジタル変位計により計測してある．せん断応力とせん断変位の関係を図 3.2.3.1-4
に示す．また破壊後の試料の様子を図 3.2.3.1-5 に示す．

図 3.2.3.1-4　せん断応力—せん断変位の関係．

図 3.2.3.1-5　試料外観．

本研究では，水銀ポロシメーターによる空隙率の測定，透水試験，顕微鏡観察による 3 つの方法
にてプロセスゾーンの評価を行った．それぞれのサンプルの採取位置は図 3.2.3.1-6 のとおりである．
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図3.2.3.1-6　供試体採取箇所 a)空隙率測定用，b)透水試験用，c)顕微鏡観察用．（ a）-c)の供試体は同一の試料から採取し
ている）．

図 3.2.3.1-6a) の空隙率測定用の供試体は 10mm 角の立方体で剪断面から垂直方向に 10mm ごと
に 4 箇所で作成した．作成された供試体は，水銀ポロシメーターにより空隙率と空隙分布の測定を
行った．空隙率と剪断面からの距離の関係を図 3.2.3.1-7 に示した．ここで，剪断面からの距離は測
定した試料の中心点を距離としてある．剪断面からの距離が 25mm 以内ではダメージによる影響が
空隙率に現れていることといえる．

図 3.2.3.1-7　空隙率と剪断面からの距離の関係．
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図 3.2.3.1-8　透水係数と剪断面からの距離の関係．

図 3.2.3.1-6b) の透水試験用の供試体は直径 30mm 高さ 12-15mm の円柱状にコアリングされた
ものであり，剪断面から試料中心点までの距離はそれぞれ，6mm，21mm，35mm である．供試体
は端面を整形した後，直径 50mm になるようシリコンにて周囲を覆い，変水位法にて透水係数の測
定を行った．測定は有効拘束圧 700kPa にて行い，測定は差圧計により水位の変化の測定を行った．
測定の結果を図 3.2.3.1-8 に示す．透水係数の視点からもプロセスゾーンがあるといえるが，21mm
と 35mm の箇所の供試体との差が有為なものであるかは不明である．しかしながら，剪断面近傍の
透水係数は明らかに低下している．

図 3.2.3.1-6c) の顕微鏡観察用の供試体は剪断面と垂直に円柱の軸方向に切断した厚み約 1cm の
板状の試料である（図 3.2.3.1-9）．ここで，供試体は加工後に蛍光剤を混入した低粘性のエポキシ樹
脂を真空下で含浸させ，固化した後，表面を #3000 まで研磨し，落射蛍光顕微鏡にて観察した．各
箇所の顕微鏡画像を図 3.2.3.1-10 に示す．蛍光顕微鏡での観察では，粒子間の亀裂がプロセスゾー
ンの領域で多く観察され，プロセスゾーンの影響範囲は図 3.2.3.1-10 中の 3 と 4 の間（剪断面から
約 22mm-29mm）に存在するものと考えられる．

図 3.2.3.1-9　顕微鏡観察用試料と観察位置．
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図 3.2.3.1-10　蛍光顕微鏡による顕微鏡画像．(1)–(4) は図 3.2.3.1-9 の観察位置と対応している．

図 3.2.3.1-2 によれば，変位量が 30mm 程度の時のプロセスゾーンは 0.01-3m ほどである．本研
究で得られた，22-29mm（0.022-0.029m）ほどという値は下限に近い値であるが，拘束圧と固結
度の違いによりその幅は変動するものと思われる．しかしながら，プロセスゾーンの領域で空隙率も
若干ながら変化することを考えると，プロセスゾーンの形成に伴い空隙体積が増加しているといえる．
空隙体積の増加は断層近傍の間隙水圧を低下させることで，周囲の地下水圧との差を生じさせ，大き
な動水勾配を発生させるものと考えられる．また，同時にプロセスゾーンでの透水係数も低下するこ
とを考えると，その移動は目詰まりを起こさない限り短時間に生じるものと考えられる．また，これ
らの亀裂を伴う脆性的なプロセスゾーンは堆積岩の場合，限られた深度でのみ起こるものと考えられ
る（佐藤ほか，2013）．プロセスゾーンの領域での体積変化量，すなわち間隙水圧の変化を推定する
ことで，断層の再活動時などに伴う断層周辺の地下水流動の変化を予測することができうるものと考
える．

3) モデル化に関する検討
ここでは，プロセスゾーンを含む断層近傍の水理モデルの構築方法について検討を行う．断層を含

む岩盤をモデル化するには，各要素に透水係数の情報を持たせる必要がある．はじめに要素の透水係
数を決めるため，弾性波速度からの透水係数の推定を試みるため，以下の透水テンソル Tij と弾性波
速度により決まるテンソル量 Vij とクラックテンソル Fij を用いる（Oda et al., 2002a；b）．
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	 式 3.2.3.1-1

	

式 3.2.3.1-2

ここで，ρc は亀裂の個数密度であり，n は亀裂面の法線ベクトル，r は亀裂の直径，E(n, r) は確
率密度関数である．クラックテンソル Fij は亀裂密度と異方性を持つもので次元は無次元の 2 階のテ
ンソル量である．ここで，λは亀裂の連続性に関する値であり，ρは体積中の亀裂密度である．また，
r は亀裂の半径であり，〈〉はモーメントを意味しており〈〉5 は亀裂半径の密度関数の 5 次のモーメ
ントである．Nij はファブリックテンソルであり，式 3.2.3.1-1 のクラックテンソル Fij を Fij=FiiNij 
としたときに現れる亀裂の方向を意味するテンソル量である．さらにηは亀裂のアスペクト比であり，
Kij は透水テンソルである．したがって，ここで求めたい透水テンソル kij を決めるためには，ηと〈r

5〉
が必要となる．

ここでηは，Oda and Takemura (2002a) により提案されている以下の式を用いて決定すること
ができる．

	 式 3.2.3.1-3

ここで， は非弾性体積歪みである．また，φは空隙率である．すなわち，クラックテンソルの
第一不変量を表す無次元量 Fii は厚みのなり亀裂を意味しており，そこに厚みを意味する歪みもし
くは空隙量との比をとることでアスペクト比を定義している．ここで，Fii は Takemura and Oda 
(2005) による以下の式により得ることができる．

Fi = k(V i
-1−1)	 式 3.2.3.1-4

図 3.2.3.1-11　供試レベルでの透水テンソルの決定．

ここで，κはクラックの形状に関する係数であり，Vi は弾性波速度から決まるテンソル量である．
したがって，供試体レベルのサイズであれば，①観察によるクラック分布関数の決定，②水銀ポロシ
メーター等の方法による空隙率の測定，もしくは三軸試験による非弾性体積歪みの測定，③弾性波
速度の測定を行うことで，透水テンソルを得ることができる（図 3.2.3.1-11）．上記の手続きで，要
素の透水テンソルを決定することができるが，よりスケールアップ（要素を増やす）をするためには，
いくつかの仮定を置く必要がある．上記の方法の③は弾性波トモグラフィーによる方法で要素ごとの
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弾性波速度を得ることができよう．また，②の空隙率の分布はボーリングコア試料も用いた層もしく
は断層であればプロセスゾーンの領域で得られた値を割当ることが妥当であろう．ここで，コア試料
から変位量しか読み取れない場合は 2) であげた変位量とプロセスゾーンの幅の関係から推定をせざ
るをえないであろう．最後に①のクラック分布関数であるが，現状では，適当な方法が見当たらない
のが現状である．

4) まとめ
本研究では，プロセスゾーンの評価とモデル化に関する検討を行った．その結果，剪断面から距離

と空隙もしくは透水係数の低下は既存の結果の下限にあたる関係にあった．また，モデル化を行いス
ケールアップを考えるには，クラックの分布関数をいかにもとめるかという課題が抽出された．この
課題を解決しクラックの分布関数を決めることができれば，図 3.2.2.3-11 にある手続きにより，よ
り広域の弾性波速度のトモグラフィーにより区分されたそれぞれの要素に透水係数を割り当てること
ができ，実験室—観察—探査で得られたデータを統合したモデルを構築することができるものと考え
る．

3.2.3.2 実スケールにおける水理－熱－化学反応連成解析の適用
1) 研究の背景と目的

高レベル放射性廃棄物の地層処分では，地層の持つ性質に放射性核種の閉じ込めの機能を期待して
いる．期待される地層の持つ性質には放射性核種を運ぶ地下水の流れにくさに係る透水性，核種の移
行遅延に係る，拡散，収着などがあげられる．地層に期待されるこれらの性質が長期的に安定して変
動しないことが望まれる．しかし，地下環境といえども長期的にはさまざまな要因の自然事象の影響
を受けざるをえないので，このような影響を適切に評価することが安全評価において求められている．
本課題はこのような背景のもとで，地下水流動とその場の地質環境の長期的な変遷を定量的に理解す
る手法として数値シミュレーションに基づく数値モデル構築を取り上げ，その手法の基盤を確実なも
のとすることによって，安全審査の基本的考えかたの整備に資することを目的としている．

自然事象の影響といってもさまざまなものがあるが，こられが地下水の流動に及ぼす影響因子につ
いては，昨年度平成 24 年度の報告でとりまとめられている．本課題では昨年度にひきつづき水理 -
熱 - 化学反応連成解析 ( 以下，H-T-C シミュレーション ) を用いて，火山・マグマ活動に関連しうる水理，
熱，化学の地下環境への影響評価についてケーススタディをより充実させ，そこから知見の整理と課
題の抽出をおこなう．

2) 研究の概要
昨年度平成 24 年度は，50 km の水平距離の 2 次元断面で H-T-C シミュレーションを実施した．

その結果，単純なモデルで水平距離を伸ばしても地下水の水質分布や地層の変質鉱物分布が水平方向
に伸びるだけで，計算時間増加のデメリットが大きいことが判明したので，今年度は変質帯の拡がり
について既往研究を調査して，20 km あたりが妥当と判断されたので，この大きさを水平方向のサ
イズとした．昨年度は，長期間の H-T-C シミュレーションのフィージビリティについて確認したので，
今年度はシミュレーション結果の妥当性を確認する方法について検討できるようなモデルを作成する
こととした．本課題で取り上げているようなシミュレーションでは時間スケールとして超長期を対象
にしているので，結果の妥当性の検討として実験と直接的な比較は不可能であり，比較対象の選定に
は工夫が必要である．そこで，さきほどの変質帯の拡がりを調査した既往研究の多くが比較的よく地
表に露出したグリーンタフ地域の過去の変質を対象としていることに着目して，この変質をどこまで
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再現できるかによってシミュレーション結果の妥当性を評価することとした．
次に，今年度，シミュレーションに用いたモデルを昨年度と対比して以下に記載する．
モデルの次元は 2 次元で共通する．サイズは先に記したように多くのグリーンタフ地域の変質の

既往研究を参考にして，50 km から 20 km に小さくした．深さは 5 km から最大 4 km に浅くした．
昨年度は深さを一律にして最上面の要素に水平方向になめらかな水頭勾配を与えるように境界条件を
設定したが，今年度は水平方向右端側に山地相当の傾斜地形となるジオメトリに要素を配置した．そ
の結果，解析領域は平地部で深さ 3.5 km，傾斜部最高点で深さ 4 km となっている．多孔質等方モ
デルであることは昨年度と変わりない．

解析領域の離散化においては，昨年度は深さ方向に浅部で細かく，深部で粗くメッシュを切ったが，
今年度は深さ方向についても水質や変質の分布を計算上同じ精度で把握して比較したいので水平・鉛
直方向一律に 50 m で離散化した．

地層は，昨年度は花崗岩に見立てた鉱物組み合わせを設定したが，グリーンタフ地域での研究では
凝灰岩を利用した変質帯区分が既往研究に多いことを考慮して，今年度は火山ガラスを地層に設定し
た．火山ガラスは流紋岩質と安山岩質のもの 2 種類を用意した．モデルの詳細は次節に記す．

利用したシミュレータは Integrated Finite Difference 法を用いる TOUGH2 に水岩石反応を扱え
るように拡張を施した TOUGHREACT v.2（Xu et al., 2012）である．

3) モデルの詳細
解析領域は図 3.2.3.2-1 に示すように，水平 20 km，深さ 3.5 km から 4 km の 2 次元で，水平・

鉛直一律に 50 m で離散化した．地表面に相当する最上部の要素に大気圧，15℃の固定水頭境界を，
その他の境界に不透水，断熱を設定した．なお TOUGHREACT は TOUGH2 と異なり，inactive 
node と呼ばれる境界条件設定用の要素を設定できないので，その替わりに地表面要素の体積を数値
上無限に近い大きな値にするという設定法で境界条件を与えている．

物性の設定は，多孔質等方モデルで，空隙率 5%，浸透率 1×10-16m2，飽和熱伝導率 2.5 W/m℃，
乾燥熱容量 850 J/kg℃，乾燥密度 2,500 kg/m3 とした．浸透率は一般的な地熱地帯の貯留層の浸透
率として採用される 1×10-15m2 より一桁小さい値である．その他の物性はグリーンタフ地域の第三
系の岩石として一般的な値である．

平地部の底面の要素にグリーンタフ地域に普通な温度勾配となるような熱源を設定し，脊梁地域で
温度勾配が高くなることを考慮して，傾斜部の一部の底面の要素にはより大きな熱源を設定した．

図 3.2.3.2-1　解析断面と境界条件．

要素は50m x 50mで，底面および左右側面は断熱・不透水．上面(地表面)は水頭固定で15℃，1.014×105 Pa．底面要素右
端から4要素 (200 m)は500 W/要素，その他の底面要素は250 W/要素の熱源を有する．水平と垂直の縮尺を同じにしてあ
る．

初期条件は，地表面は大気 CO2 に飽和した淡水を設定し，それより下の地層中は流紋岩ガラスま
たは安山岩ガラスとし，空隙は希薄な塩水が満たしている設定とした．

以上の詳細を表 3.2.3.2-1 に示す．また火山ガラスに係る扱いの詳細をさらに次節に記載する．
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以上の条件で，まず化学反応の無い状態で定常状態に達するまでシミュレーションを進めた．ここ
までに約 140 万年要した．次にこの状態 ( 温度圧力定常状態 ) を 0 年として，そこから化学反応をカ
ップルさせるシミュレーションをスタートさせている．以下の H-T-C シミュレーションの記述にお
いて，時間は特に断わらない限り全てこの計時によるものである．

化学反応については節をあらためて詳述するが，Si-Al-Mg-Ca-K-Na-Cl-C-H-H2O の 10 成分系で，
一部の鉱物・ガラスの溶解・沈殿に反応速度論を適用する他は化学平衡を仮定している．また，酸化
還元反応は扱わない．シミュレーションで用いている 10 成分とは次の 1 次化学種である．

H4SiO4
aq，AlO2

-，Mg2+，Ca2+，K+，Na+，Cl-，HCO3
-，H+，H2O

表 3.2.3.2-1　シミュレーションに用いた物性パラメータ等．

4) 火山ガラスの扱い
火山ガラスは，流紋岩質と安山岩質のもの 2 種を想定した．その化学組成は久野 (1954) から伊豆・

箱根地方紫蘇輝石質岩系無斑晶火山岩の安山岩 (10 個平均 ) および石英安山岩 - 流紋岩 (8 個平均 ) を
使用した．ただし，今回のシミュレーションでは系に鉄を含めないので，鉄をマグネシウムに置き換
えた．

表 3.2.3.2-2　シミュレーションに用いた 2 種の火山ガラス．

%欄は分析成分による出典値，モル規格化欄は出典値を基に鉄をマグネシウムに置き換えた上で，シミュレーションで用いて
いる1次化学種で表現し，さらにシリカで規格化した組成．HVG欄はそれをさらにWolff-Boenisch (2004) による水和火山
ガラスの組成に換算したもの．

火山ガラスの溶解反応については，TOUGHREACT v.2 では，例題としてヤッカマウンテンでの
凝灰岩が扱われているが，SiO2 一成分のガラスとして扱われており，今回取り扱う複雑な成分のガ
ラスはそのままでは扱えないことが判明した．ガラスの飽和度を規定するパラメータも組成に依存す
ると思われるので，何らかの方法で推定せねばならない．ガラスの溶解については，火山ガラスにこ
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だわらなければ，放射性廃棄物のガラス固化体に係る多くの研究があるので，関岡ほか (2009) のレ
ビューを参照したが，今回のシミュレーションで用いている下記の溶解速度式に利用しやすい形に整
理されたパラメータではなかったので，採用しなかった．

理論的に一般化して表現される鉱物 m の反応速度 r は表面反応律速である場合，溶解および沈殿
とも次の式で表現される．

rm = km0 Am exp(-Em/R(1/T-1/298.15)) |1-Ωm
θ|η	 式 3.2.3.2-1

Ωm = Km
-1
Πaj

ν_mj	 式 3.2.3.2-2

鉱物 m について，km0 : 固有反応速度定数，Am ; 反応表面積，Em ; 活性化エネルギー，Ωm : 飽和度，
Km : 溶解度，aj : 鉱物 m の溶解 / 沈殿反応式に現われる成分 j の活動度，ν_ j : 鉱物 m の溶解 / 沈
殿反応式に現われる成分 j の反応係数がそれぞれ与えられる必要がある．補足すると飽和度 Ω は活
動度積 (activity product) と溶解度積 (solubility product) の比であり，飽和度の常用対数は飽和指数
(saturation index) と呼ばれる．θηは反応に固有の指数であるが，一般的には 1 がとられることが多く，
今回のシミュレーションでも全ての反応について 1 とした．R はガス定数 (8.3144621 J deg-1 mol-1)
である．

ガラスの溶解については，上記関岡ほか (2009) のレビューにもあるようにさまざまなモデルがあ
るが，ガラスの溶解を記述するのは，ガラスの骨格の形成に関与しないイオン (Mg，Ca，K，Na な
ど ) が溶脱した Si-Al 骨格の溶解定数 (KHVG : Hydrated volcanic glass equilibrium constant) であ
るとされている (Daux et al. 1997)．この場合，ガラスが溶解するとオリジナルのガラスを構成する
元素である Si，Al，Mg などがそのストイキオメトリに従って溶液に添加されるが，その反応速度は
オリジナルのガラスとは異なる平衡定数 KHVG により支配されることになる．TOUGHREACT v.2
は溶解反応によって溶液に添加される成分を規定するストイキオメトリと反応速度にかかる飽和度を
規定するストイキオメトリを同じに扱うので，上述のガラス固有の事情をそのままの形で扱うことが
できない．そのために，ソースコードに手を入れることで，ガラスのストイキオメトリを使いわける
ことができるような機能をオプションとして追加した．

さらに，こうした表現に合わせて今回の火山ガラスデータを整理する必要がある．ここでは Wolff-
Boenisch et al. (2004) を参考に必要なパラメータを用意した．彼らは実験をもとに

Hydrated volcanic glass ( 以下 HVG と略す ) の反応速度定数を次の式で与えている．

Log r (mol/m2/s) = -0.03[SiO2(wt%)] - 7.58 (pH=4 にて )	 式 3.2.3.2-3
Log r (mol/m2/s) = -0.02[SiO2(wt%)] – 7.02 (pH=10.6 にて )	 式 3.2.3.2-4

今回のシミュレーションでは，反応が主として中性からアルカリ性領域でおこるので pH が 10.6
の場合の式を利用した．その結果，安山岩が 6.70×10-9mol/m2/s，流紋岩が 3.18×10-9mol/m2/s と
なった．なお，流紋岩～安山岩ガラスの溶解速度定数は 10-11 ～ 10-12 （mol Si m-2s-1）( 中性条件 25
℃ )，玄武岩ガラスの溶解速度定数は 10-9 ～ 10-9.5（mol Si m-2s-1）( 中性条件 25℃ ) とされている（鹿
園，2009，p.67）が，それと比べると玄武岩の値に相当するものの，該当する化学組成としては大
きめの値となっている．活性化エネルギーは同じく Wolf-Goenisch et al. (2004) のデータを参酌し
て安山岩を 50 kJ/mol，流紋岩を 53 kJ/mol とした．

また，HVG の溶解平衡定数は amorphous Al(OH)3 と amorphous SiO2 の log K から求めるが，
彼らは PHREEQC データを用いている．PHREEQC データは 25℃のみであるので，25℃以外の温
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度のデータも利用する今回のケースではこれに代えて MINTEQ データを利用した．しかしながら，
MINTEQ データの amorphous Al(OH)3 は 0℃から 100℃までの 8 点のデータしか与えられていな
いので，より高温域のデータを必要とする今回のケースのためにこれを最小二乗法ソフト SALS ( 中
川・小柳，1982) を用いて下記の式にフィッテイングして a ～ e のパラメータを決定し外挿するこ
ととした．

a x ln(T) + b + c x T + d/T + e/(T x T)	 式 3.2.3.2-5
 
T は絶対温度．
なお，Wolff-Boenisch et al. (2004) では，反応式を Al 化学種 Al(OH)3 で表現しているが，今回の

シミュレーションでは 1 次化学種を AlO2
- に選んでいるので，1 次化学種変更の換算が必要で，その

ためのデータと HVG 溶解度計算に必要なデータは整合性を考慮して TOUGHREACT のデータベー
スを使用した．表 3.2.3.2-3 に関連するデータを示す．また，図 3.2.3.2-2 にフィッティングの元デ
ータと近似曲線を，図3.2.3.2-3にガラスの溶解とそれに関係する反応の平衡定数の温度依存性を示す．

表 3.2.3.2-3　HVG の溶解度とそれを求めるためのデータ．am は非晶質であることを示す．

図 3.2.3.2-2　Al(OH)3
am の溶解度． 

MINTEQ データベース (+ 印 ) と SALS によるフィッティング ( 実線 )．反応式はどちらも，Al(OH)3
am = Al3+ + 3H2O – 3H+．
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図 3.2.3.2-3　安山岩 HVG および流紋岩 HVG ならびに関連する反応の log10(K)．

5) 鉱物等の化学反応の設定条件
溶液化学種間の反応は化学平衡を仮定し，表 3.2.3.2-4 の化学種を考慮した．鉱物および火山ガラ

スについては化学平衡を仮定したものと反応速度を考慮したものがある．これらについて表 3.2.2-5
にまとめて示す．表 3.2.3.2-5 に示すシミュレーションに考慮した鉱物とは，シミュレーションの過
程で常に飽和度をチェックした鉱物を指す．その結果，一度も晶出しなかった鉱物も多いが，それら
を含めたリストである．

表 3.2.3.2-4　シミュレーションに考慮した溶液化学種．

表 3.2.3.2-5　シミュレーションに考慮した鉱物およびガラス．括弧内は本稿で用いている略称．
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6) 化学的初期条件および境界条件
反応させる水 ( 地表水 / 地下水 ) は 2 種類用意する．大気と平衡する炭酸を含有し，その他の塩

を含まない淡水 ( 溶液 1) と希薄な NaCl を含む塩水 ( 溶液 2) である．その組成と要素への設定を表
3.2.3.2-6 に示す．

反応させる岩石 ( 地層 ) は 2 種類用意する．それぞれ固相容積 ( 液体の占める空隙を除く ) の 10%
を安山岩ガラス (andesite glass) か流紋岩ガラス (rhyolite glass) のどちらかが占め，残りの 90% は
非反応とする．ガラスの占有固相容積比を 10% としたのは，100% とした時に計算が破綻しやすか
ったことと，溶解しつくした場合，現状では評価困難な構造状態が想定されること，現実に数 10 m
規模での火山ガラスが溶解しつくしている事例を見ないことを勘案して恣意的に設定したものであ
る．後述するようにこの扱いは今後の課題ともなるものである．表 3.2.3.2-7 にシミュレーションに
用いたパラメータを示す．要素への設定については次節に記す．ガラスは溶解のみで沈殿させないの
で，沈殿にかかるパラメータ RNUCL および RAD は表では - としてある．また，初めは存在しない
鉱物 (cristobalite および quartz) についても，速度論的扱いをする場合は，固相容積比 0 とした上で
必要なパラメータを岩石ごとに与えておく必要がある．RNUCL は，存在しない所に最初に鉱物が沈
殿する際にその鉱物の占める固相に対する比を与え，RAD はその時の鉱物粒を球形と仮定した半径
を与える．鉱物の初晶出時はこの 2 つのパラメータを用いて反応面積を与えるが，鉱物が成長する
につれ反応面積は小さくなり，表 3.2.2-7 の反応面積欄の値より小さくなるとかわって反応面積欄の
値が用いられる．RNUCL および RAD の設定値はそれぞれ TOUGHREACT v.2 ユーザーガイドの推
奨値 1.0×10-6 と 1.0×10-8 をそのまま用いた．

岩石 1 と岩石 2 の要素への設定については次節に記す．

表 3.2.3.2-6　反応に用いた水の組成と設定要素．

表 3.2.3.2-7　反応に用いた岩石の組成とパラメータ．

7) シミュレーションの進めかた
シミュレーションはまず化学反応をさせずに物理的な設定条件だけで系が定常状態に到達するまで

進めた．次に岩石の要素への割り付けかたを変えた 3 通りのシミュレーションを実施した．
まず，定常状態について説明する．
図 3.2.3.2-4 はすでに記した物性値および境界条件，初期条件にて計算を進めた 200 万年後の状態

を示す．図 3.2.3.2-5 は 200 万年までの 6 箇所の要素における温度と圧力の経時変化を示す．この
図から定常状態にほぼ到達していることがわかる．ここでは 200 万年後が重要なのではなくほぼ定
常状態に到達していることがポイントである．この状態を物理的初期条件として次の化学反応を伴う
シミュレーションをリスタートモードで進める．時計はこの状態で時刻 0 にリセットしている．以
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下の記述ではここを起点とした時間表示を用いている．

図 3.2.3.2-4　200 万年後の定常状態．

左：温度分布．右：圧力分布．ストリームライン上の黒丸は1,000年ごとのマーカーで隣合う点間の流動に1,000年を要すこ
とを示す．水平と垂直の縮尺を変えてある．

図 3.2.3.2-5　200 万年までの 6 要素における経時変化．

温度 (左)と圧力 (右)．6要素の(x,z)座標位置は，B11 1(25,-1775)，CA1 1(25,-3975)，E1199(9875,-1775)，
FA199(9875,-3975)，LA149(17280,-3975)，K1149(17280,-1775)．

次に進める化学反応を伴うシミュレーションは以下の 3 ケースを実施し，いずれのケースも 20 万
年シミュレーションを進めることを目指した．

ケース1
地表面境界要素には岩石を設定せず，溶液 2 を設定する．その他の地下の要素には岩石 1 と溶液 1

を設定する．
ケース2

地表面境界要素には岩石を設定せず，溶液 2 を設定する．その他の地下の要素には岩石 2 と溶液 1
を設定する．
ケース3

地表面境界要素には岩石を設定せず，溶液 2 を設定する．その他の地下の要素には岩石 1 と岩石 2
を深度方向に 1 要素ごと交互に設定し，どちらの要素にも溶液 1 を設定する．この場合，岩石 1 と
岩石 2 それぞれからなる薄層が 1 枚ずつ交互に重なることになる．
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以上のシミュレーションは一度に 20 万年まで進めずに，20 年，200 年，2,000 年，2 万年，20
万年とオーダーを上げる刻みでリスタートを繰り返しながら進めた．

岩石の溶解・沈殿は空隙を大きくしたり，小さくしたりすることから，地下水の流れやすさにかか
る物性である空隙率や浸透率に影響を及ぼす．H-T-C シミュレーションはこうした効果を評価するこ
ともその目的のひとつとしているが，今回は変質を利用したシミュレーションの評価を目的としてい
るので，シミュレーションの進めやすさを第一にした結果，溶解・沈殿による空隙の増減を空隙率お
よび浸透率の変化にフィードバックしてシミュレーションを進めるか否かは状況に応じて判断した．
具体的には以下のケースごとに記述する．

8) ケース1の計算結果
安山岩ガラスからなる岩石と地下水の反応である 図 3.2.3.2-6 ～ 9 に 20 万年後の結果を示す．岩

石の溶解・沈殿の影響を空隙率および浸透率にフィードバックすることなくシミュレーションを 20
万年まで進めた．

20 万年までのシミュレーションの経過においては，安山岩ガラスは温度の高い深部から急速に
溶解し，200 年から 2,000 年の間に傾斜地表面付近のごく一部を除きすべて溶解する．安山岩ガラ
スの溶解フロントは stilbite，prehnite，saponite，microcline の沈殿フロントと一致し，安山岩
ガラスがこれらの変質鉱物に交代されていく．また quartz が深部に cristobalite がそれより浅部に
分布し，時間とともに quartz が cristobalite を置き換えるように拡がる．200 年を過ぎるころから
celadonite が地表付近に出現し，2,000 年を過ぎるころから斜面地表部の一部に talc，phlogopite，
amesite がわずかに出現し，深部のごく一部に albite が出現する．

最終的に，地表付近の浅部に広く celadonite が，浅部でも斜面のごく一部に phlogopite，amesite，
talc が分布し，これらは基本的に地表付近に分布が限られている．一方，stilbite，prehnite，
microcline，saponite は全体的に分布するが，saponite と stilbite は浅部に多く，microcline と
prehnite は深部に多く分布する傾向がある．Quartz と cristobalite は深部に多産し，albite は深部
のごく一部に限って産する．

地下水の化学組成はかなり特異で，概観すると地表付近の浅部で pH13 から深部の 10 付近まで漸
減するが，全体として強アルカリからアルカリ性の領域にある．しかし，詳細に見ると地表面直近
の要素では大気中の CO2 の影響で pH が小さくなっているのがわかる．しかし，斜面で地下に流入
した大気平衡の水も直ちに岩石と反応して強アルカリになってしまうことがわかる．この強アルカ
リからアルカリの地下水はその他の成分の組成に対して特異な影響を及ぼしている．すなわち，初
期値では 0.1 mol でしかなかった塩濃度であるが，20 万年後には Na が 1.3 mol，H4SiO4

aq が 0.95 
mol 近くまで達している．この原因は強アルカリであるためにシリカの卓越する溶存化学種が中性
の H4SiO4

aq ではなく H3SiO4
-，H2SiO4

2- になってシリカが高濃度に溶解していることと，この陰イオ
ン化学種にバランスするように Na+ や K+ の濃度が上昇しているからである．Cl- 濃度の分布を見ると，
斜面流入部から浸透した地下水がどのくらい地下に広がっていってもともとの塩水をフラッシュした
かがわかる．およそ水平距離 (x 座標 ) で 11,000 m と 12,000 m のあたりで右と左で大きく濃度が
異なっており，このあたりまでフラッシュされたことがわかる．定常状態での流線図を見てわかるよ
うにこの距離を境として右と左で急激に流速が遅くなっていることが，密に並ぶ千年ごとのマーカー
の列からわかる．同じ浸透率を設定していても水頭勾配や熱の駆動力の受け方で大きな流速の違いと
その結果としてもたらされるフラッシュ効果の違いがわかる．斜面からの天水の流入にともなって炭
酸濃度がやや高くなっているところがあることも認められる．
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図 3.2.3.2-6　ケース 1 の計算結果 (1)．

A:安山岩ガラス，B: amesite，C: celadonite，D: microcline，E: albite，F: calcite，G: cristobalite，H: saponite (単位
volume fraction)，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．白抜き部分は非出現．
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図 3.2.3.2-7　ケース 1 の計算結果 (2)．

A:phlogopite，B: quartz，C: talc，D: 全Al，E: prehnite，F: stilbite，G: pH，H: 全Ca (A,B,C,F単位volume fraction，
D，H 単位 mol/kgw) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．白抜き部分は非出現．
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図 3.2.3.2-8　ケース 1 の計算結果 (3)．

A: 全Cl，B: 全K，C: 全Na，D: 全HCO3，E: 全Mg，F: 全SiO2 (単位mol/kgw) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカー
は1,000年．

9) ケース2の計算結果
流紋岩ガラスからなる岩石と地下水の反応である．岩石の溶解・沈殿の影響を空隙率および浸透率

にフィードバックすることなくシミュレーションを 2 万年まで進めた．図 3.2.3.2-9 ～ 11 に 2 万年
後の結果を示す．20 万年まで進めなかったのは，2 万 4 千年時点で化学的に収束できない要素が多
発したためである．そこで，ここでは 2 万年までの結果とさらに進めることのできなかった原因に
ついて考察してみることにする．

流紋岩ガラスは温度の高い深部から急速に溶解し，200 年から 2,000 年の間に傾斜地表面付近の
ごく一部を除きすべて溶解する．この挙動は安山岩ガラスの場合と同じであるが，溶解フロントの上
昇速度は安山岩ガラスの場合に比べてやや遅い．流紋岩ガラスと安山岩ガラスを比べると，溶解度は
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流紋岩ガラスが高く，固有反応速度は安山岩ガラスのほうが大きい．溶解度が大きいと不飽和度が大
きくなりがちなので，この 2 つの性質は互いに相反する方向に働くことになるが，今回のケースで
は固有反応速度の違いが決定的であったということであろう．

変質鉱物として出現する鉱物にも安山岩ガラスの場合と違いが認められる．シミュレーションを
始めてすぐ出現する鉱物で共通するのは，saponite，stilbite，microcline，cristobalite，quartz
で，見られないのが prehnite，calcite である．流紋岩ガラスの場合に固有なのが montmorillonite，
albite，amorphous silica である．ガラスの溶解漸減フロントと saponite，stilbite，microcline，
albite の出現漸増フロントが一致しており，流紋岩ガラスがこれらの変質鉱物に交代されていること
がわかる．2 万年での変質鉱物の分布に安山岩ガラスで見られたような浅深での違いはほとんどみら
れず，広く saponite，montmorillonite，stilbite，microcline，albite，シリカ鉱物が分布する．シ
リカ鉱物は安山岩ガラスの場合と同様に深部に quartz が分布し一部に cristobalite が分布する．安
山岩ガラスの場合に出現しなかった amorphous silica の出現が見られるのは，やはり流紋岩ガラ
スのシリカ含有量が多いことが影響しているものと考えられる．安山岩ガラスの場合に認められた
celadonite，amesite，talc，phlogopite，prehnite，calcite は全く認められなかった．2 万年の結
果で特に注意すべきは quartz の体積分率で，桁違いに富化しているところがある．ガラスの占有す
る体積と空隙率を考慮するとありえない大きさであることがわかる．おそらくシミュレーションをこ
の先進めることが困難となった理由はこの辺りにあるのではないかと考えられる．現象自体は，流紋
岩ガラスの溶解という元来シリカに飛んだ岩石の溶解によりシリカに富んだ地下水が生成し，それが
流入して沈殿することが特定の温度条件で効率的に行われたためではないかと考えられる．本来なら
ば沈殿物が空隙を閉塞するので，地下水の流入は抑制されシリカの沈殿に対しては負のフィードバッ
クが働くはずである．これについては次のケース 3 で考慮することにする．

地下水の組成についても，流紋岩ガラスの場合は安山岩ガラスの場合に比べてかなり異なることが
わかる．pH が中性から弱アルカリがほとんどで，大局的に深部の中性から浅部の弱アルカリに漸移
し，斜面部下でアルカリ性が強くなっている．安山岩ガラスの場合のような Na や H4SiO2

aq の高い
濃度は見られない．2 万年までなので斜面部から流入した天水の影響は斜面部の下 2km 程度の楔形
の領域にとどまっている．ここでは塩濃度が低くなっていてもとの塩水がフラッシュされたことが伺
われる．大気平衡した天水による CO2 もこの領域に届いていて，その濃度は安山岩ガラスの場合よ
り高い．両者を比較してみると安山岩ガラスのほうが calcite の沈殿によって CO2 を岩石に固定する
能力が高いことがわかる．
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図 3.2.3.2-9　ケース 2 の計算結果 (1)．

A:流紋岩ガラス，B: amorphous silica，C: microcline，D: saponite，E: albite，F: cristobalite，G: montmorillonite，
H: quartz (単位volume fraction) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．白抜き部分は非出現．
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図 3.2.3.2-10　ケース 2 の計算結果 (2)．

A:stilbite，B: 全Al，C: 全Cl，D: 全K，E: pH，F: 全Ca，G: 全HCO3，H: 全Mg (A 単位volume fraction，B，C，D，F，G，
H 単位 mol/kgw) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．
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図 3.2.3.2-11　ケース 2 の計算結果 (3)． 

A: 全 Na，B: 全 SiO2 ( 単位 mol/kgw) ，コンターは温度 (℃ )，流線の時間マーカーは 1,000 年．

10) ケース3の計算結果
安山岩ガラスからなる岩石と流紋岩ガラスからなる岩石を交互に積層した地層と地下水の反応

を 20 万年まで進めた．図 3.2.3.2-12 ～ 14 に 20 万年後の結果を示す．ケース 2 においてシリカ沈
殿に対する負のフィードバックがなかったことが一部で異常な quartz の濃集を招いたことをかん
がみて鉱物の沈殿の影響が空隙率および浸透率に反映されるモデルでシミュレーションを進めたが，
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2,000 年以降でシミュレーションが進捗しなくなったため，2,000 年以降 20 万年まではフィードバ
ックなしのモデルに戻して進めた．

溶解により空隙が拡張したり，沈殿により空隙が閉塞したりすることから，空隙率は大きくも小さ
くもなる．これにともない浸透率も影響を受けることになる．

空隙率 k と浸透率φとの間には Carman-Kozeny 関係に基づく以下の関係を仮定する (Xu，2012)．
添字 i は初期状態を指す．

k = ki ( φ / φi)3 (1- φi)2/(1- φ )2	 式 3.2.3.2-6

今回のモデルではすでに記したように「鉱物の沈殿の影響が空隙率および浸透率に反映されるモデ
ル」とした．この意味はフィードバックの結果浸透率が小さくなる場合にのみ浸透率を変化させ，浸
透率が大きくなる場合は変えないということである．その理由は予察の計算段階で浸透率が大きくな
ると計算ステップが極度に小さくなり 20 万年までのシミュレーションを実際的な時間で終えること
ができなくなることが判明したためである．そのため今回はシリカ鉱物沈殿への負のフィードバック
をかけることを最優先としてこのような扱いにした．なお，TOUGHREACT はフィードバックをか
けるオプションを選択した場合，空隙率・浸透率ともに大きくも小さくもどちらにも変わりうるよ
うになっているため，今回はソースコードに手を入れて小さくなる方向にだけ反映するようにした．
しかし，このようにしてもフィードバックモデルでは 2,000 年までしか進めることができなかった．
それ以降のシミュレーションでは必ずしも十分なメッセージを残さずに中断してしまった．したがっ
て十分原因が究明されているわけではないが，おそらく空隙が完全に閉塞することと関連しているの
ではないかと想像された．そこで，2,000 年以降 20 万年まではフィードバックをかけずに進めるこ
とにした．この場合途中まではフィードバックをかけていたので明らかにこれまでのケースにくらべ
て空隙率，浸透率ともに小さくなっている要素があることに注意する必要がある．この問題の本質的
な原因の解明は今後の課題のひとつであると考えている．

20 万年後の結果で温度分布はケース 1，ケース 2 とほとんど変わらないが，流線上の 1,000 年ご
との時間マーカーの間隔は前 2 ケースに比べて大きくなっており，変質鉱物沈殿による空隙の閉塞
の効果が現れていることがわかる．

どちらのガラスも 200 年から 2,000 年の間にほぼ消失しているが，安山岩ガラスは完全に消失し，
流紋岩ガラスは斜面部の一部にごくわずか残っている．このようにガラスは早い段階で消失している
が，異なる種類のガラスの分布の影響は鉱物組成，地下水化学組成それぞれに 20 万年後もかなり色
濃く残っている．

20 万年後の変質鉱物分布についていくつかのタイプに分けることができる．①ほぼ全域で出現し
ているのが saponite と stilbite である．② Prehnite，amicrocline，albite は共通して斜面を下りき
って左に接続する平坦面の地下に消失部もしくは減少部がある．これらの鉱物は傾斜部の地下右端に
も消失 (albite)，減少 (prehnite，microcline) が認められ，同様な減少傾向は amorphous silica に
も認められる．一方普遍的な分布を示す stilbite はこの領域ではやや増加の傾向を示している．③傾
斜地表面付近とその地下の一部に出現する montmorillonite，celadonite，amesite，talc，calcite．
④水平な温度コンターと調和的な分布を示すのがシリカ鉱物で，amorphoussilica が 100 度の等温
線付近で消失し，cristobalite が 130 度の等温線付近で消失する．なお，quartz の異常濃集部が底面
付近で流線が下降から水平に移り上昇に転ずるあたりで認められる．これはケース 2 での quartz の
異常濃集と同じ原因と考えられる．

まとめると，普遍的に分布する saponite，stilbite，温度分布に強く規制されている amorphous 
silica，cristobalite，quartz，地下水流動に規制されている montmorillonite，celadonite，amesite，
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talc，prehnite，microcline，albite，calcite とプライマリな区分が可能で，stilbite と amorphous 
silica については流動によるセカンダリな影響も認められる．プライマリに地下水流動の影響の強い
ものにおいては，地表付近の流動特性に着目して斜面のリチャージ域と斜面の左に続く平坦面のディ
スチャージ域を区分すると，montmorillonite，amesite，talc，calcite がリチャージ域を特徴づけ，
prehnite，microcline，albite，の欠如と stilibite の増加がディスチャージ域の特長づけるとも言える．
しかし celadonite のようにどちらの地表にも分布するものもある．

地下水の化学組成を見ると，底部で pH10 付近から浅部に向かって高くなる傾向が認められる．最
も高いところで 12.5 に達するが斜面の天水流入部では大気の CO2 により低い pH となっているが，
地下水として浸透すると岩石と反応して直ちに高い pH になることがわかる．ガラスはほとんどすべ
て溶解しつくしているが pH 分布にはまだら模様が見られ，ガラスが溶解しても替わりにガラスの
組成に依存した鉱物組み合わせである変質鉱物がｐ H を制約してガラスの分布の影響を残している．
このようなまだら模様は他の成分についても認められるが，同様な理由によるものである．斜面から
流入した天水による塩水のフラッシュ領域は，浸透率の減少に対応して，前 2 ケースに比べて若干
小さくなっているが傾向は変わらない．pH が高いことを反映して H4SiO4

aq，Na+，K+ 濃度が高いこ
とはケース 1 と同じ理由と考えられ，安山岩ガラスと流紋岩ガラスを 1：1 で重ねた今回のケースで
は安山岩ガラスの影響が流紋岩ガラスのそれよりも強く現れているように思われる．また，H4SiO4

aq，
Na+，K+ の高濃度の領域が斜面右に続く平坦面下に楔上に分布しているが，このような傾向はケー
ス 1 にもケース 2 にも認められず，今回のケースの特徴のようにも見える．この領域の時系列的な
変化を追跡するなど今後の課題と考えている．
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図 3.2.3.2-12　ケース 3 の計算結果 (1)．

A:安山岩ガラス，B: albite，C: amorphous silica，D: celadonite，E: 流紋岩ガラス，F: amesite，G: calcite，H: 
cristobalite (単位volume fraction) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．白抜き部分は非出現．
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図 3.2.3.2-13　ケース 3 の計算結果 (2)．

A: microcline，B: saponite，C: quartz，D: talc，E: montmorillonite，F: prehnite，G: stilbite，H: pH (A，B，C，D，E，
F，G単位volume fraction) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．白抜き部分は非出現．
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図 3.2.3.2-14　ケース 3 の計算結果 (3)．

A: 全Al，B: 全Cl，C: 全K，D: 全Na，E: 全Ca，F: 全HCO3，G: 全Mg，H: 全SiO2 (A，B，C，D，E，F，G，H単位volume 
fraction) ，コンターは温度(℃)，流線の時間マーカーは1,000年．
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11) 考察
今回のシミュレーションでは，変質鉱物の沈殿について速度論的扱いをしているのが quartz と

cristobalite で，それ以外は化学平衡を仮定しているため，低温の領域での結果の解釈には注意が必
要である．

今回のシミュレーション結果によると，ガラスは 200 年から 2,000 年の間にほとんど溶解消失す
ることが判明した．しかし，今回利用した溶解速度定数は鹿園（2009）がまとめたものと比較する
と大きいので過大評価の可能性もあり，その場合実際にはより時間を要することになる．反応するガ
ラスの組成が安山岩質であるか流紋岩質であるかによってかなり地下水の組成や沈殿鉱物が異なるこ
とが判明した．これらのガラスが 1：1 で分布する今回のケースでは，安山岩ガラスの影響が強いこ
とも明らかとなった．領域のほとんどはアルカリ性を示し，そこに沈殿する鉱物はフィールドでアル
カリ性帯に生成する鉱物（歌田，1977，p.153）とされるものとよく一致する．沈殿鉱物には，分
布が温度分布に規制されるタイプのものと地下水の流動パターンに規制されるタイプのものがある
ことが判明した．montmorillonite (di-octaheadral smectite)，saponite (tri-octaheadral smectite)，
celadonite は比較的低温で出現する粘土鉱物であり，今回のシミュレーションでもそれを再現し
たといえる．シリカ鉱物の温度にかかる挙動も 100 度での amorphous silica の消失，130 度での
cristobalite の消失はフィールドでの観察事例と調和的であるといってよいであろう．リチャージ域
によく見られる方解石も再現されている．カルシウム系鉱物である prehnite と stilbite は前者がよ
り高温の領域で多産する傾向を示しており，アルカリ性帯の鉱物分布（歌田，1977，p.153）と調和
的である．一方，talc や amesite（今回のシミュレーションでは 14 オングストローム amesite なの
で chlorite グループとみなせるかもしれない）は低温の変成岩でよく出現するとされるが，今回の
シミュレーションの環境のような地表付近でも出現しうるかについては検討の余地があると思われる．
Microcline および albite は安定した鉱物なので，化学平衡論的扱いをするとどうしても広い範囲で
出てきてしまう．これらの扱いについても今後工夫が必要と思われる．
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【まとめと今後の課題】
以上の成果のまとめを以下に示す．

・断層活動による水理特性変化への影響に関して
断層の水理－力学連成評価を目的とし，層理面に垂直と並行な堆積岩コア試料を用いて，プロセ

スゾーンを模擬する三軸圧縮試験を実施した．実験後には CT 画像解析による異なる解析領域での空
隙率変化幅の確認および数値解析結果を参考にした透水性の変化幅の推測を試みた．三軸圧縮試験で
は 2 段階の封圧（2.7MPa，8.1MPa) を利用しており，実験結果から，最大軸差応力は封圧の増加に
よって平均約 15％高くなることが分かった．CT 画像解析結果からは，試料の先端部から割れ目近
辺までの距離変化で平均約 2.5％の空隙率の差があることが分かった．しかし，垂直試料と並行試料
を分けてみると，垂直試料の場合，解析の為に選ばれた 3 か所共に 2.7MPa の封圧より 8.1MPa 封
圧の方で空隙率が低くなっているのが認められた．一方 平行試料の場合は，場所ごとの空隙率の変
化傾向が異なり，先端部では封圧の増加によって空隙率が低下し，中間部はほぼ同じ，割れ目近辺
は逆に空隙率が高くなる結果となった．このような結果は試料の異方性がせん断破壊後の割れ目周
辺の空隙率（あるいは透水性）に影響していることを示唆している．また，2011~2012 年度に先行
した個別要素法数値解析による空隙率－透水性関係から，今回の CT 画像解析による空隙率変化幅
（21.12 ～ 24.19%）を考慮して推測した透水性の変化幅は，まず，Kozeny-Carman 式による透水
性 K(approximate permeability) は約 4.4 ～ 7.2e-11m2，また，Navier-Stokes の定常状態式によっ
て算出する理論値流速 (steady-state solution) を用いた透水係数 k(hydraulic conductivity) は約 2.3
～ 3.1e-4m/s であった．

・断層の長期的水理特性変化に関して
拘束圧（7.5，15 MPa），温度（20，90 °C）を制御した等方圧保持試験を連続で最大 1,000 日間

以上継続実施し，透水特性（透過率）の経時変化を観察した．その結果，インタクト供試体の場合，
20，90 °C 条件共に透過率は若干の上下変動を示した後，200 ～ 300 日程度で増加に転じその後一
貫して上昇する傾向が得られた．透過率が一定の時間を経過した後増加に転じる結果は，自由表面溶
解が接触部溶解に比してより卓越したためと想定される．一方，不連続面供試体の場合，透過率は時
間の経過と共に減少する傾向が得られた．その減少量は，1,000 日経過後でも最大 1 オーダー程度で
あった．

次に，透過率の長期経時変化を推測する予測式による評価を実施した．予測式により実験結果を回
帰分析した結果，決定係数 R2 は 0.6 ～ 0.8 程度の値を示し，本提案式は概ね妥当性の高いものであ
ることが確認された．インタクト供試体 20 °C 条件（B-42，B-43）では，今後 20 年程度で定常状
態に達すると予測され，定常状態における透過率は，初期値と比較して最大 10 倍程度増加する予測
結果が得られた．また，90 °C 条件（B-44 ～ B-46）では，今後 5 年～数 10 年程度で定常状態に達し，5，
6 倍程度透過率が増加する結果が得られた．また，拘束圧条件および温度の違いによる差は大きくな
いことが確認された．

次に，単一不連続面の変形挙動評価を目的として，持続載荷せん断試験を実施した．実験の結果，
20 および 90 °C 条件の両方で，30 日経過後の変形特性が向上すること（初期剛性で約 30 % 程度の
増加）が確認された．剛性の増加は，不連続面内部の接触面積の増加に起因すると考えられ，圧力溶
解が接触面積増加に寄与している可能性が考えられる．20 および 90 °C 条件で，変形特性の変化に
差異が確認されなかったが，これはより長期間の試験を実施することで温度による改善効果の違いを
評価する必要がある．

最後に，圧力溶解・界面拡散・自由表面溶解の一連の過程を考慮した力学－化学連成解析モデルに
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より，べレア砂岩不連続面の透過率および不連続面接触面積の経時変化を予測解析した．その結果，
透過率については概ね実験結果の傾向を再現できることが確認された．また，25 および 90 °C とい
う温度条件の違いは，解析結果に大きな差異を生じさせないことが判明した．これは，持続載荷せん
断透水試験結果と調和的な結果である．ただし，解析結果の妥当性を検証するためには，より長期間
の実験を実施する必要があると考えられる．

・連成解析のモデル化スケールの比較に関して
プロセスゾーンの評価とモデル化に関する検討を行った．その結果，剪断面から距離と空隙もしく

は透水係数の低下は既存の結果の下限にあたる関係にあった．また，モデル化を行いスケールアップ
を考えるには，クラックの分布関数をいかに求めるかという課題が抽出された．この課題を解決しク
ラックの分布関数を決めることができれば，より広域の弾性波速度のトモグラフィーにより区分され
たそれぞれの要素に透水係数を割り当てることができ，実験室—観察—探査で得られたデータを統合
したモデルを構築することができるものと考える．

・水理－熱－地化学連成解析に関して
安山岩ガラス，流紋岩ガラスからなる岩石と天水および初生希薄塩水の地層水との反応 - 流動をと

もなう H-T-C シミュレーションを 20 万年まで実施した．鉱物の沈殿による空隙の閉塞の影響を空隙
率と浸透率に反映した計算としない計算の両方を実施した．

シミュレーションには Lawrence Berkeley 研究所の TOUGHREACT v.2 を以下の 2 点のソースコ
ードの改変を実施して利用した．①火山ガラスの溶解が水和火山ガラスの溶解として扱えるようにす
る．②鉱物（ガラスを含む）の溶解沈殿の影響を空隙率と浸透率にフィードバックする際に浸透率が
小さくなる場合に限って浸透率に反映するようにする．

シミュレーションはグリーンタフ変質をどの程度再現するか評価する目的で 2 次元等方性多孔質
モデルで深さ 4,000 m，水平 20,000 m で片側に傾斜面とその下にやや大きめの熱源を置く条件を
設定した．最高到達温度は最深部で 170℃程度であるので，比較的低温度域での変質の比較となる．

シミュレーション結果をグリーンタフ地域などで明らかにされている既往結果と比較した結果，既
往研究でアルカリ性変質帯とされるものに対応し，粘土鉱物およびカルシウム系鉱物の出現について
調和的であることを確認した．また，変質鉱物には温度に規制されるタイプと地下水流動パターンに
規制されるタイプがあることが判明した．流動パターンではリチャージ，ディスチャージに着目する
のがよく，今回のケースでは calcite が典型的なリチャージ域の変質鉱物であることが明らかになった．

Albite，microcline などの安定域の広い鉱物が化学平衡論的扱いでは低い温度で出現することにな
り，低温度域での解釈を難しくしており，依然として precipitation kinetics は今後の課題と考えら
れる．また，20 万年に限らないが，長期的な変動を追跡するためのタイムステップを長くとるシミ
ュレーションにはさまざまな工夫が現状では必要であり，これについてのノウハウの蓄積も今後の課
題であると考えている．特に今回のケースで明らかになったように流紋岩ガラスのケースの quartz
の異常な濃集とそれにかかわるシミュレーションの困難さや安山岩ガラスのケースの強アルカリと異
常な塩濃度はこうしたシミュレーションを進める際のモデルのあり方についてより深い検討を要する
ことのように思われる．あまりに単純すぎるモデルにすると現実離れした結果につながり，それがシ
ミュレーションの進捗の障害を暗示しているのではないだろうか．これも今後の重要な課題であると
考えている．
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