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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
事業者による概要調査の結果について，処分地の安全性に係る妥当性レビューを行うための具体的

な指標策定に資する観点からの研究を行う．

1.1　地下水年代測定における複数の年代の混合している場合の評価手法の検討
地下水流動の評価に必要となる地下水年代の把握に関し，複数の年代のものが混合していると考え

られる地下水について，地下水流動，地下水の成分分析，溶存ガス分析等により地下水の起源を明ら
かにすることによって，地下水年代を評価する手法の検討を行う．

平成 24 年度までに，ヘリウム同位体による超長期にわたる地下水年代測定技術を開発するととも
に，ヘリウムおよび放射性塩素同位体による年代測定において帯水層毎の適用性の検討を行った．ま
た，多変量解析を用いた混合解析手法により，混合した地下水の端成分を評価する解析手法を提示し，
混合解析，トリチウム濃度，放射性炭素濃度等のデータにより，各端成分の起源および年代を評価す
る手法を提示した．さらに，海水と淡水が混合した地下水系において，それぞれの地下水が浸透した
年代の推定手法を提示した．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに整備された地下水の混合関係や混合年代等を評価する各種手
法について，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観点
で，対象地域の地質，地下水水質の違い等による各種法適用に際した問題点，不確実性等の課題を整
理する．

1.1.1　対象地域の地質の違い等による各種手法の適用に際した問題点，不確実性の課題整理
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，岩石の全岩化学分析結果により様々な地質地域に対して放射性塩
素同位体，ヘリウム同位体による塩水・淡水の浸透年代評価手法が適用できるようになった．これを
踏まえ，多変量解析を用いた混合解析による年代評価においても対象地質・水理地質構造の違いによ
るヘリウム等の年代測定手法適用に際した問題点，年代値の不確実性を整理する．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指標あるいは技術指針における基礎資料となる．

【成果】
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011，2012，2013) では，沿岸域の地下水を対象に，

海水と淡水の混合が起こった場合の海水・淡水それぞれの浸透年代を得る手法を提示した．また，そ
の適用性評価の一つとして，もう一つの高塩濃度成分である深部流体が混入した場合の手法の取り扱
いについて検討した．塩分濃度が低い淡水成分が卓越した地下水においては様々な淡水の混合が考え
られ，海水と淡水の 2 成分混合系ではなく多成分系として取り扱う必要があり，多変量解析とそれ
に基づいた端成分ごとの年代解析を行った ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013)．産
業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) では，混合を起こした地下水の年代測定手法の検討
には，地下水混合評価のみならず，依然として，各々の年代測定手法の高度化が必要であることが指
摘されている．

地下水の各種水質・同位体により年代測定を行う場合，水分子を構成するトリチウム以外は，地下
水に溶存する成分を利用しているため，溶存成分の溶存メカニズム，溶存成分の起源，水－（ガス）
－岩石反応による濃度・同位体組成の変動，年代計算に必要な各種パラメータなどを対象とする地域，
地下水ごとに検討する必要がある．また，溶存成分ごとに検討事項，影響の度合いは異なる．処分地
深度の深層地下水に対しては数万年から数十万年，あるいはそれ以上の古い地下水に対して適用でき
る成分を用いる必要がある．本節では，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の成果を
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踏まえ，対象地域の地質の違い等による各種手法の適用に際した問題点，不確実性の整理を行う．特に，
古い地下水に対して有用であるヘリウム (4He)，放射性炭素（14C），放射性塩素（36Cl）などについて，
各種年代測定に適用するモデルのより定量的な検討を行い，年代値の不確実性について整理する．

1.1.1.1　既存地下水試料の水質・同位体分析およびデータ整理
産総研の保有する既存地下水試料のうち，大阪平野西部地域における既存地下水の 35 試料につい

て，主成分陽イオン・陰イオン分析を実施した．また，一部試料については，水の水素・酸素同位体
組成 (δD-δ18O：31 試料 )，全炭酸の炭素同位体比 (δ13C：23 試料 )，放射性炭素同位体比 (δ14C：23
試料 )，放射性塩素同位体比 (36Cl/Cl：13 試料 )，低レベルトリチウム濃度（15 試料），硫黄安定同
位体比（δ34S：34 試料），および溶存ガスの希ガス組成（31 試料），ヘリウム同位体比 (3He/4He：31
試料 ) の分析を実施した．また，36Cl/Cl による地下水年代測定に必要な 36Cl/Cl 放射平衡値を計算す
るため，様々な種類の岩石 10 試料について全岩化学分析を行った．

既存地下水試料の分析結果については，新たに深層地下水データベースへの登録を行った．

1.1.1.2　モデルの適用性検討および不確実性の整理
1) 対象地域の地質の違い等による各種年代測定に適用するモデルのより定量的な検討
(1) ヘリウム(4He)

4He 濃度による地下水年代測定法は，帯水層の岩石から生成される原位置生成 4He と，地殻におい
て生成され，地球表層へ上昇してくる 4He（地殻起源 4He）の両方（この 2 つをまとめて放射壊変起
源ヘリウムとする），およびマントル起源の 4He が地下水に溶解し，地下水中の 4He 濃度が上昇する
ことを利用している．年代の計算には地下水に溶存するヘリウム濃度と地下水への 4He 蓄積速度が
必要である．原位置生成 4He 量は帯水層岩石中の U，Th 濃度に依存する．地殻起源 4He フラックス
量はモデル計算等によって全地球の平均値等は出されているが (Torgersen, 1989)，地下水の年代値
計算にはその地下水系・帯水層ごとに見積もる必要がある．また，マントル起源の 4He フラックスは，
断層の分布など地殻構造に依存し偏在している (Kulongoski et al., 2005；Morikawa et al., 2008)．
このため，ヘリウムフラックス (Torgersen and Stute, 2013) の多様性を生み，蓄積速度は帯水層ご
とに大きく異なる．また，推定方法によっても値がまちまちであり，定量的評価は難しくなっている．
さらに，4He 蓄積速度は地下水の胚胎状態（帯水層を形成しているものか，あるいは亀裂に充填され
たものか）によって，見積り方法が異なってくる．

帯水層を形成する地層においては，4He の蓄積速度は帯水層の空隙率，帯水層厚さにも依存する．
森川・戸崎 (2013) では，蓄積速度を決定づける要因について検討するため，上記パラメータを数段
階に変えて計算しているが，ほとんどのケースで原位置生成 4He 量に比べてフラックス起源 4He の
蓄積速度が卓越していることが指摘されている．しかし，大阪平野など，帯水層が多重構造を成し
ているときは，下部に位置する帯水層にフラックス起源 4He は溶解されるため，上部の帯水層への
4He フラックスは阻害される結果が得られている（図 1.1.1.2-1）．したがって，上部に位置する帯水
層の年代値は原位置生成 4He 量のみを用いた場合が上限値となり，下部からの 4He フラックス量の
有無で大きく変わることに注意を払わなければならない．4He による年代測定の精度向上には当該地
域の地下構造に応じたモデルを選択することが必須である．

一方，花崗岩地域においては，地下水は亀裂に充填されており帯水層を形成していない．この場
合，別の方法で地下水へのヘリウム蓄積速度を推定する必要がある．図 1.1.1.2-2 は産業技術総合
研究所深部地質環境研究コア (2008) および Takahashi et al. (2013) によって得られた阿武隈花崗
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岩地域の深層地下水の 4He 濃度，14C 年代，および長谷川ほか (2010) によって得られた土岐花崗岩
中の深層地下水の 4He 濃度，14C 年代をプロットした図である．なお，4He 濃度は放射壊変起源 4He
濃度に計算し直している．ヘリウム蓄積速度は放射壊変起源 4He 濃度を地下水年代で除して算出し
た．阿武隈花崗岩地域（三春サイト）では 1.1 (± 0.1)×10-10 (cm3STP/gH2O/yr)，土岐花崗岩地域で
は 6.3 (± 2.1)×10-11 (cm3STP/gH2O/yr) といった数値が得られた．地下水中の 4He 濃度は第一近似
的には年代に正比例するため，この蓄積速度の不確実性はそのまま年代の不確実性に現れる．上記蓄
積フラックス値は比較的整合性がとれているが，これは経験則に基づくもので少数のデータでは変動
が大きいと思われる．また，同じ土岐花崗岩地域でも DH-12，MSB-4 孔より得られた地下水におい
ては 3He/4He の特徴などから，起源の異なるヘリウムの付加が示唆されており ( 長谷川ほか，2010)，
それにより 4He の蓄積量はこの 2 孔のみ非常に大きくなっている（図 1.1.1.2-2 の水色のポイント）．
蓄積フラックスは主に水－岩石比，花崗岩中の U，Th 濃度などに依存し，岩体ごとに異なると思わ
れる．さらには同一岩体でも場所により不均質が大きいものと思われ，十分な吟味が必要である．

図 1.1.1.2-1　大阪平野地下水における 4He/20Ne と井戸深度の関係．

浅部および中部帯水層に溶存するヘリウムの濃度は深部帯水層（温泉帯水層）に比べて極端に少ない．特に100m以浅の地下
水ではほとんど蓄積されていない．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア(2009, 2011, 2013)のデータを含む．
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図 1.1.1.2-2　阿武隈花崗岩地域および土岐花崗岩地域の地下水における放射壊変起源 4He 濃度と 14C 年代の関係．
4He濃度－14C年代のプロットにおける回帰直線の傾きがヘリウム蓄積速度（cm3STP/gH2O/yr）に相当する．図中の橙色の
回帰直線は阿武隈花崗岩地域（三春サイト），緑色は土岐花崗岩地域の地下水（DH-12，MSB-4孔を除く）に対する回帰直
線．DH-12とMSB-4孔からの地下水は3He/4Heが花崗岩からの生成比に比べて明らかに高く，起源の異なるヘリウムが大量
に溶け込んでいるため，蓄積速度は他の地下水とはかなり異なる．阿武隈花崗岩地域の4He濃度および14C年代はそれぞれ産
業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2008)，Takahashi et al. (2013)より，土岐花崗岩地域地下水の4He濃度，14C年代
は長谷川ほか (2010)より引用した（14C年代は未補正値）．なお，4He濃度は放射壊変起源4Heに計算し直している．

(2) 放射性炭素（14C）
14C 年代は，地下水中の炭素成分の年代を示すため，溶存炭素の年代と地下水の年代が等しい場合

のみ，年代値としてそのまま使用できる．14C 年代が地下水年代として適用できるのかどうかを検
討するために，地下水中の炭素成分の起源について，δ13C や化学組成を用いて検討して，年代を求
めた研究が多くある (Edmunds and Smedley, 2000；Iwatsuki et al., 2001；Stewart et al., 2004)．
一方，涵養時に溶存した成分以外の炭素が地下水流動中に付加することで，見かけ上，年代値が変化
することも想定され ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012，2013)，特に，付加する成
分の炭素濃度が高かったり，δ14C の値が著しく小さな炭素が付加したりする場合に年代値の変化は
顕著である．このような付加した炭素成分の起源や量を補正して年代値を求めようとする研究も多く
あり，その方法としては DIC 濃度や炭素同位体比を利用したマスバランスや化学組成を組み合わせ
たシミュレーションがある (Corcho Alvarado et al., 2013；Iwatsuki et al., 2001；Plummer et al., 
2004)．シミュレーションでは，NETPATH 等を用いて地下水流動中の化学反応を推定したり，地下
水の混合と化学反応による水質変化を同時に扱った解析を実施している．Iwatsuki et al. (2001) では，
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岐阜県東濃地域の堆積岩中の地下水について，表層地下水の飽和溶存酸素量や δ13C を用いたマスバ
ランスから有機物分解や海成炭酸塩の溶解とメタン生成の寄与を求めて年代値を計算している．シミ
ュレーションと比較して単純なものであるが，北米，欧州，中東，豪州のように帯水層の構造が単純
ではなく，ゆったりとした一様な地下水流動が想定できない日本においては，シミュレーションによ
る計算よりも的確な補正手段と思われる．

同位体マスバランスの手法について概説する．地下水中の炭素の起源は，涵養時に溶解した成分で
ある土壌 CO2 と流動中に付加した成分である火山性 CO2，炭酸塩岩の溶解成分，深部流体，地層中
有機物の分解成分などが想定される．これらの炭素成分はそれぞれ特徴的な δ13C を示す傾向がある
(Hoefs, 2009)．このことを利用して地下水の δ13C から，地下水流動中に付加された炭素成分の寄与
を算出して，14C 濃度を補正することができる．

	 f = (δ13Cm – δ13Ci) / (δ13Ca – δ13Ci)

	 δ14Ci = (δ14Cm – f · δ14Ca) / (1 – f )

ここで，fは付加した炭素成分の寄与であり，下付m，i，aのそれぞれは分析試料，初期炭素，付加
炭素を示す．例えば，涵養時に土壌CO2と平衡となってδ13Ciが-20‰であった地下水に，δ13Caが-4‰
の火山性CO2が加わった結果，地下水のδ13Cmが-10‰となったとしたら，fは0.625となる．つまり火
山性CO2（付加炭素）が62.5％，土壌CO2（初期炭素）が37.5%ずつの寄与と算出される．δ14Caは
-1,000‰（火山性CO2には14Cが含まれない）であるため，δ14Cmからδ14Ciを計算でき，見かけの年代
値が補正できる．問題となるのは，付加した炭素成分のδ14Caであるが，地層中の有機物の分解成分
の他は，14Cを含まない成分として扱うことができ，δ13Cが特徴的な値を示すことから，δ13Cによる
推定に向いている．

実際の地下水試料の場合，上記の例のように，涵養時に溶解した CO2 や付加した CO2 の δ13C が
判明している訳ではない．そこで，付加した炭素成分の δ13C を推定する必要がある．地下水の溶存
炭素 (DIC) の濃度と δ13C は，外来の炭素が付加していくにつれて変化していく．その変化の関係から，
付加炭素の同位体比を最小二乗法によって求める手法 (Keeling, 1958) を利用することで，起源を具
体的に特定しなくても δ13C を推定することができる．この手法は Keeling Plot という名称で呼ばれ
ている．例えば，阿武隈花崗岩体の三春サイトの地下水の場合では，初期炭素に深部起源と炭酸塩起
源の炭素が付加していることが化学組成や同位体組成から推定されている ( 産業技術総合研究所深部
地質環境研究コア，2013)．Keeling (1958) の手法を適用する場合，図 1.1.1.2-3 のように DIC 濃度
の逆数と δ13C をプロットして，付加した炭素成分の δ13C を y 切片から求める．三春サイトの例では，
-3.2‰が求まっている．ここで注意すべきことは，図 1.1.1.2-3 で直線関係が見られるため，深部起
源と炭酸塩起源の炭素の両者が混合した仮想的な端成分が付加したと扱うことができる点である．つ
まり，仮想的な端成分を仮定することで，実際には複数の成分が関与していても，見かけ上，一つ
の成分として扱うことができる．図 1.1.1.2-3 の推定では，付加した炭素成分が既知である必要はな
く，何か分からないが -3.2‰の値を持つ炭素成分が付加していることが判明するのみであって，得
られた -3.2‰から，その起源を推定するしかない．一方，Keeling (1958) の手法からは，初期炭素
の δ13C は推定できない．初期炭素の δ13C のもっともらしい仮定として，一連の地下水試料のなか
で，一番小さな値を用いることが多い (Ohsawa et al., 2002；Takahashi et al., 2013)．阿武隈花崗
岩体の地下水試料では，この他にも同位体交換による炭酸塩と地下水中の炭素の置換が示唆されてい
る (Takahashi et al., 2013)．この場合，DIC 濃度が変化しないまま δ13C や 14C 濃度には影響がある．
したがって，炭酸塩の δ13C を用いて，この効果を補正する必要がある．これによって，δ14C は分析
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値よりも高い値として計算され（図 1.1.1.2-4），14C 年代としても若い値として算出される．

図 1.1.1.2-3　阿武隈花崗岩地域の掘削孔より採取した地下水試料の DIC 濃度の逆数とδ 13C の関係．

この2つの掘削孔では，化学組成やδ13Cから，深部起源炭素と炭酸塩起源の炭素が混入していることが示されている．DIC濃
度の逆数とδ13Cをプロットしたときのy切片が，混入した炭素成分のδ13Cを示している(Takahashi et al., 2013)．このよう
なプロットは，Keeling Plot(Keeling, 1958)と呼ばれている．

図 1.1.1.2-4　阿武隈花崗岩地域の掘削孔より採取した地下水試料の放射性炭素濃度の鉛直分布．

それぞれの掘削孔では，涵養時に地下水に溶存していた炭素成分以外の成分の寄与があることが，水質やδ13Cから示されて
いる．それらの混入を補正した値と放射性炭素濃度の分析値を示す(Takahashi et al., 2013)．

上記の例では，高い δ13C を示す成分の付加について扱ったが，地層中の有機物の分解成分のよう
に初期炭素と同程度の値を示す成分が付加した場合では，状況が異なる．この場合，δ13C の変化が
少ないが DIC 濃度が変化することになる．ただし，帯水層を形成する地層の炭素濃度は高くないと
考えられ，還元的な環境にあることから，分解による付加は少ないか限定的である (Iwatsuki et al., 
2001)．一方，泥炭層のような炭素の濃集層があった場合は，付加量が大きくなることも考えられ
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るため，地域ごとの地質状況を検討することが重要となる．また，そういった場合は，メタンを付
随することも考えられる．メタン生成が起こった場合，生成されるメタンに 12C が濃縮されるため，
同時に作られる炭酸成分の δ13C が大きくなる (Coleman et al., 1981；早稲田，2010)．したがっ
て，δ13C が大きい値を持つ炭素成分の付加として扱うことが可能である．逆に，別の場所で生成し
たメタンのみが供給されて，地下水中で酸化した場合，δ13C が非常に低い値を示すことが想定される．
この場合，δ13C による補正を行うことができないものの，得られた年代値が，見かけ上，古くなっ
ていることが予想できる．

その他，地下水中の炭素成分の起源と 14C 年代についての研究例については，風早ほか (2007) に
まとめられている．

(3) 放射性塩素（36Cl）
36Cl を用いた塩水系の深層地下水の年代測定手法は，起源となる塩水の 36Cl/Cl が帯水層中におけ

る中性子フラックスによって増加し，放射平衡値に達するまでの時間変化を利用するものである．放
射平衡値は一定の数値ではなく，帯水層岩石の化学組成に依存する．放射平衡値の算出に必要な化学
組成データは主要元素のみならず，中性子フラックスの元となるＵ・Th，さらにリチウム，ホウ素，
希土類元素を含む微量元素等の濃度も必要であるため，各種文献・論文に記載されているデータのみ
では不十分な場合が多く，対象とする帯水層ごとに化学組成データを得ることが望ましい．産業技術
総合研究所深部地質環境研究コア (2012) および森川・戸崎 (2013) により，日本列島の各地域より
採取された岩石の放射平衡値が得られ，帯水層地質ごとの 36Cl/Cl による年代測定の適用性が検討さ
れている．海水や深部流体などの塩水の 36Cl/Cl は 1×10-15 前後と非常に低く，岩石の化学組成から
計算された放射平衡値は大部分が 5×10-15 ～ 4×10-14 の範囲内にある ( 図 1.1.1.2-5）．地下水年代の
増加に伴う 36Cl/Cl の変動が大きい場合の方が年代測定に適している．図 1.1.1.2-5 に見られるように，
帯水層岩石が火成岩の場合，36Cl/Cl 放射平衡値と岩石の SiO2 含有量と大まかに見て正の相関がある．
火成岩においては，酸性岩の方が 36Cl/Cl 放射平衡値が高い傾向が見られる．堆積岩においては，同
様の傾向が見えるとともに，SiO2 含有量が高いにもかかわらず 36Cl/Cl 放射平衡値が低いものが数多
く見られる．今回，さらに岩石の組成と 36Cl/Cl 放射平衡値のデータを加えた結果，大阪層群では結
晶質岩などとは逆に SiO2 濃度が高いものほど放射平衡値は低くなっているような傾向が明らかにな
った．同じ堆積層でも関東平野の下総・上総・三浦層群などでは大阪層群に比べて全般的に低い傾向
も見られる．帯水層岩石の違いによる 36Cl/Cl 放射平衡値の違いはそのまま地下水年代値の違い，誤
差範囲の違いにつながり，適用性が限られてくる．なお，今回新たにデータを取得した海成粘土層（大
阪層群の Ma6，Ma9）は，SiO2 含有量が低いにもかかわらず周囲の砂岩層よりも 36Cl/Cl 放射平衡
値は有意に高くなっている．海成粘土層からの高 Cl 成分の絞り出し等を考える場合には留意してお
く必要があるかもしれない．
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図 1.1.1.2-5　36Cl/Cl 放射平衡値と岩石中の SiO2 含有量の関係．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012, 2013) のデータも含む．
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1.1.2　地下水水質の違い等による各種手法の適用に際した問題点，不確実性の課題整理
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，高塩濃度地下水については放射性塩素同位体および，ヘリウム同
位体を用いた海水と淡水それぞれの浸透年代を評価する手法を提示した．また，塩分濃度の低い地下
水においては多変量解析を用いて端成分を明らかにすることにより混合関係を評価し，端成分それぞ
れの地下水年代の特徴を把握する手法を提示した．これらをより多種にわたる地下水に適用すること
により，それぞれの手法の適用範囲，問題点などを整理する．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指標あるいは技術指針における基礎資料となる．

【成果】
1.1.1 節においては，対象地質の違いによる各種年代測定手法適用時の問題点，不確実性の整理を

行った．年代測定手法によっては対象地域の帯水層地質のみならず，地下水の水質の違いによって
も，その適用性，不確実性が異なる可能性がある．また，地下水の水質を用いた多変量解析において
は，解析対象地域内に存在する様々な水質および溶存イオン濃度が混合により形成されたか，水－岩
石反応によるものか，混合解析を行うに当たって考慮すべき特徴は何かなどの検討が重要である．

本節では，これらを踏まえ，ヘリウム (4He)，放射性炭素（14C），放射性塩素（36Cl）などの各種
年代測定手法について，地下水水質の違い等による各種手法の適用に際した問題点，不確実性の整理
を行う．また，混合を起こした地下水の年代評価手法として，産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア (2011) において海水・淡水の浸透年代を 4He 濃度－ 36Cl/Cl 系により個別に見積もる手法が提
案されている．ここではこの手法について地下水水質の違いによる適用性・不確実性の検討を行う．
さらに，多成分系の地下水においては，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) で提案し
た多変量解析，混合端成分それぞれの年代を導き出す手法について，地下水水質が異なる地域におい
て行う場合の適用性を検討する．具体的には，新たに大阪平野西部の浅層地下水の各種水質・同位体
分析を行い，混合解析を行う．

1.1.2.1　既存地下水試料の水質・同位体分析およびデータ整理
産総研の保有する既存地下水試料のうち，1.1.1 節で実施した大阪平野西部地域における分析デー

タを利用して解析を実施した．

1.1.2.2　混合解析に係る問題点，不確実性の整理
1) 地下水の水質等の違い等による各種年代測定に適用するモデルのより定量的な検討
(1) ヘリウム(4He)

4He による地下水年代測定手法は，1.1.1 節で記したように，帯水層岩石あるいは地殻深部から上
昇するフラックス起源の 4He が地下水に溶存することを用いている．またヘリウムは化学的に不活
性であるため，水―岩石反応などによる濃度の変化はない．大気圧下でのヘリウムの溶解度は水温に
加え，塩分濃度に依存する．しかし，被圧地下水においては溶解度の圧力依存性が最も影響を及ぼし，
水質（塩分濃度）による違いは比較的少ない．したがって，4He の場合は地下水水質の違いによる不
確実性の増大要素は少ない．しかし，これは地下水の起源が淡水・海水にかかわらず同一の機構で溶
解し，得られた数値は平均値を示すことを意味している．後述の放射性塩素同位体比のように特定成
分に特化した年代測定は難しい．
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(2) 放射性炭素同位体比(14C)
地下水中の 14C 濃度は年代に伴う変動以外にも，帯水層内における炭酸塩鉱物の溶解，沈殿などの

水－岩石反応などを含む地下水涵養後の炭素の付加・除去，メタンなどの炭化水素系ガスとの反応な
どにより変動する．14C による地下水年代測定を行うには，これらの影響を補正する必要がある．鉱
物との反応性などは地下水の水温，pH，水質により異なり，補正の程度は炭素同位体組成にも依存
しているため，地下水の水質の違いによる不確実性はある．ただし，これらは対象地域の地質と密接
に関連しているため，1.1.1 節で地質・水質の地下水による適用性・不確実性の整理として記述した．

(3) 放射性塩素同位体比(36Cl)
対象とする地下水試料の Cl 濃度が高い場合には，36Cl/Cl は塩水成分の 36Cl/Cl とほぼ等しいと考

えられるが，Cl 濃度が低いほど淡水成分の 36Cl/Cl（宇宙線起源の 36Cl を含むため，一般に高い値
を示す）の影響も受ける．36Cl による年代測定は，地下水の Cl 濃度により年代の示す意味が異なる．
天水と共にもたらされた Cl のみが地下水に含まれる場合は，36Cl/Cl は淡水成分の年代を反映するが，
塩水がわずかに混入することによって 36Cl/Cl は大きく変動し，淡水成分の年代情報は得られなくな
る．一方，塩水成分の年代測定においても，淡水による希釈の程度が大きい場合には，以下に示すよ
うに，Cl 濃度，淡水成分の 36Cl/Cl の不確実性により，年代値の不確実性が増大する．

宇宙線起源の 36Cl の降下量は緯度に依存し，安定同位体を含めた Cl の降下量は主に海岸からの距
離によって変化するため，この結果として形成される天水の 36Cl/Cl（淡水成分の 36Cl/Cl）は，対象
とする地域ごとに異なる値をもつ ( 例えば，Phillips, 2013)．産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア (2013) において示したように，ここでの淡水成分の 36Cl/Cl の仮定に起因して，塩水成分の年
代推定に大きな誤差がもたらされる可能性がある．すなわち，2 成分混合に基づき塩水成分の 36Cl/
Cl を求める際に，高 Cl 濃度の地下水試料の場合には淡水成分の変動の影響は小さいが，低 Cl 濃度
の試料ほど淡水成分の値の変動が大きく影響する．これによって，塩水成分の 36Cl/Cl の見積もりに
大きな不確実性が生じうる．

一例として，海水（Cl = 19,000 mg/L）と淡水（Cl = 5 mg/L）が混合して形成された地下水を考
えてみる．地下水の Cl 濃度が 500 mg/L の場合，地下水中の Cl に含まれる塩水起源の Cl と淡水起
源の Cl の割合は，100:1 程度である．同様に，地下水の Cl 濃度が 200 mg/L および 50 mg/L の場
合には，それぞれ 40:1 および 10:1 程度の混合割合となる．一般に，天水と海水の 36Cl/Cl の間に 2
桁程度の差があること，また，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の 1.3.2 節で例示
した塩水成分（海水成分）の年代の不確実性を踏まえると，Cl 濃度が 500 mg/L 以下の地下水試料
に関しては，塩水成分の年代に大きな誤差が含まれる可能性があることに注意が必要であろう．

一方で，淡水成分の 36Cl/Cl を大きく上昇させる要因として，核実験起源の 36Cl が挙げられる．こ
れは，1950 年代に海洋で行われた核実験によって 36Cl が大量に生成されたものであり，それ以
降，1980 年頃までに涵養された地下水に関しては，宇宙線起源の 36Cl による天然レベルよりも高い
36Cl/Cl をもつ (Tosaki et al., 2008)．そのピークは 1950 年代後半であり，大気圏内核実験によって
生成されたトリチウムのピーク（1963 年）と概ね重なるため，トリチウム濃度を指標とすることが
できる．トリチウムは半減期が短いため（12.32 年）その濃度は一定程度低下しているが，トリチウ
ムが有意に検出される地下水試料については，核実験起源の 36Cl を含む可能性が想定される．前述
の通り，高 Cl 濃度の地下水試料では塩水起源の Cl が支配的となるため，トリチウムがある程度含ま
れていても 36Cl/Cl に対する影響が小さい場合も考えられる．しかしながら，低 Cl 濃度の試料では
その影響が大きくなるため，トリチウムを有意に含む低 Cl 濃度の試料に関しては，36Cl による塩水
の年代推定は困難と考えられる．
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2) 4He濃度-36Cl/Cl系による海水－淡水の浸透年代推定手法における地下水水質の違いによる適用
性・不確実性の検討

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011，2012，2013) では，塩水（特に海水）と淡水
との混合によって形成された深層地下水を対象とし，36Cl/Cl と放射壊変起源 4He（4Herad）濃度か
ら海水成分と淡水成分それぞれの年代を評価する手法を検討してきた．これまで，閉鎖系における
36Cl/Cl と 4Herad 濃度の成長曲線と測定データとの位置関係から，海水成分と淡水成分の相対的な年
代差を判断できるケースについて主に取り扱ってきた．しかしながら，単純に判断できない状況も実
際には生じうる．具体的には，図 1.1.2.2-1 に示す混合線③のような場合の低 Cl 濃度の地下水のケ
ースであり，端成分となる海水成分が非常に若い場合には，このようなケースも想定する必要があ
る．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) で示した，海水成分と淡水成分の年代計算では，
すべてのケースを考慮した年代範囲を導くことが可能である．

図 1.1.2.2-1　36Cl/Cl と 4Herad 濃度の成長曲線および海水成分と淡水成分との混合線の模式図．

海水成分および淡水成分のCl濃度はそれぞれ19,000 mg/Lおよび5 mg/Lと仮定し，混合線上の数値は混合後の地下水のCl濃
度を表している．BおよびCは地下水試料の例（Cl濃度はそれぞれ500 mg/Lおよび1,000 mg/L）であり，Aが海水成分，B'
およびC'が淡水成分に相当する．4Herad蓄積速度が5 × 10-11 cm3STP/gH2O/yrの場合の年代軸を併せて示した．

前述の通り，淡水成分の 36Cl/Cl を仮定することによって，地下水試料の 36Cl/Cl から海水成分
の 36Cl/Cl を推定することができる．淡水成分の 36Cl/Cl としては，対象地域の天水の 36Cl/Cl を上
限値（比較的新しい淡水に相当），対象とする帯水層中の放射平衡値を下限値（非常に古い淡水に相
当）として幅を持たせて設定するべきであろう．海水成分の年代が決まると，対象とする帯水層に
おける 4Herad 蓄積速度から，海水成分に蓄積した 4Herad の量を見積もることができる．これは，図
1.1.2.2-1 の成長曲線上での海水成分の位置（A）が決まることを意味する．実際の地下水試料の
測定値を B や C とすると，これらの 4Herad 濃度を基に，2 成分混合によって淡水成分に蓄積した
4Herad 濃度が計算できる．これは，図 1.1.2.2-1 上で淡水成分（B' および C'）が決まることを意味し
ており，4Herad 蓄積速度で除することで淡水成分の年代が推定できる．
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実際には，成長曲線上の海水成分の位置は，淡水成分の 36Cl/Cl の幅や地下水試料の Cl 濃度に応
じて一定の不確実性を持っており，低 Cl 濃度の地下水試料の場合には海水成分の 36Cl/Cl の不確実
性が大きくなる．特に測定値が成長曲線の左側にある場合は，海水成分の 36Cl/Cl の上限値と下限値
の場合とで，海水成分との相対的な位置関係が逆になることもあり得る．これが前述の図 1.1.2.2-1
における混合線③の低 Cl 濃度のようなケースに相当する．これは，対象とする地下水の Cl 濃度が低
いほど，淡水成分の年代が大きな誤差を含んでいることを示しており，海水成分との相対的な年代差
に関して逆の結果を導いてしまうこともあり得る．したがって，低 Cl 濃度の地下水試料，特に成長
曲線の左側にプロットされるものについては，淡水成分の年代の取り扱いや海水成分との年代差の議
論には注意が必要である．

3) 多成分系の混合地下水における地下水年代評価手法の検討：大阪平野西部地下水における多変量
解析
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012) では，大阪平野東部の淀川周辺の浅層地下水を

対象に，主要溶存イオン成分を用いた多変量解析手法の適用性の検討を行い，最適な端成分の水質決
定に加え，端成分の年代指標成分濃度（3H, 14C, 36Cl）の推定を試みた．その結果，Ca-HCO3 型の水
質を有する非常に若い地下水，Na-HCO3 型の水質を有するやや古い地下水，Na-Cl 型の比較的現代
に近い（たとえば縄文海進のような過去の海進時の）海水の侵入により形成された塩水の 3 成分で
ある結果が得られた．これにより，各端成分の地下水年代の特徴を推定する手法が提案された．得ら
れた大阪平野東部の浅層地下水における塩水の年代，若い淡水，古い淡水の分布状況は，地質構造，
地理学的，古水文学的にみて妥当であると思われ，この手法が適用可能であると思われる．ここでは，
この手法を大阪平野東部とは異なる端成分によって地下水が形成されていると思われる地域に適用し，
その適用性を検討する．

大阪平野西部の淀川周辺地域は，平野東部地域に隣接するものの，平野中央部を南北に走る上町断
層系によって明らかに地下水流動系が異なる．また，大阪湾に面しており，平野東部よりもさらに高
塩濃度の地下水が存在している ( 中屋ほか，2009；Tsurumaki, 1962)．端成分はより高塩濃度であ
ると思われ，また，地域的に見ても現在の海水が浸透していることが予想される．一方，淡水起源地
下水の涵養域などは平野東部と類似した端成分が考えられる．本章では，この地域の地下水を対象に
多変量解析を行い，現在の海水成分が端成分であると考えられる地域での解析結果を検討することに
より，端成分の異なる地域での適用性評価を行う．

(1) 端成分の設定に関する検討
解析地域は，高塩濃度地下水の分布域周辺である大阪平野西部淀川周辺とする ( 図 1.1.2.2-2）．大

阪平野の帯水層は不圧地下水と第一被圧帯水層（更新世後期の層序に相当）からなる浅部帯水層，深
度数十～ 300m 程度までの中部帯水層（更新世中期の層序に相当），および温泉水利用の盛んな深度
約 500m 以深の深部帯水層（更新世前期～鮮新世）に分けられる ( 益田，2011)．ここでは浅部帯水層，
および中部帯水層からの地下水を対象とする．

図 1.1.2.2-3 に対象地域の地下水のパイパーダイアグラムを，図 1.1.2.2-4 から図 1.1.2.2-6 に主
要陽イオン (Na, Ca, Mg) －陰イオン (Cl, HCO3, SO4) の X-Y プロット図を示した．この地域の水質
の特徴をまとめると，以下のように Type A から Type C までの 3 つのタイプに分けられる．

・Type A: Ca-HCO3 タイプの領域
・Type B: Na-HCO3 タイプの領域
・Type C: Na-Cl タイプの領域



第 1 章　概要調査結果の妥当性レビューに向けた検討

13

図 1.1.2.2-2　混合解析の対象地域（大阪平野西部淀川周辺）．

下図は，内山ほか (2001) に加筆．
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図 1.1.2.2-3　混合解析で用いた大阪平野西部地域の地下水試料のパイパーダイアグラム．

Type A から Type C の水質は大阪平野東部の水質と基本的には類似するが，東部に見られた特異
な水質（Mg-SO4）の地下水が見られないことや，Type C の領域にある地下水は Cl 濃度がで大阪平
野東部に比べて最大 5 倍程度高い点で相違する．また，Cl 濃度が高い地下水は水素 - 酸素同位体比
が高く，海水の方向にややシフトしている．Type C の領域にある地下水は Cl 濃度の変動は大きい
ものの，Na, Mg とよい正の相関がある上，海水と類似した Na/Cl，Mg/Cl を示し，基本的には何ら
かの海水起源の地下水を主たる起源に持つと思われる．一方， Ca 濃度は Na に比べるとかなり低いが，
Ca/Cl 比は海水よりも高くなっている．試料 No.196 と 199 は特にこの傾向が大きい．これは 4 つ
目のタイプ（Type D: Na, Ca-Cl タイプの領域 (Ca-rich)）である可能性もある．しかし，パイパー
ダイアグラム上からは Type C の範囲に入る．

大阪平野東部と最も大きく異なる点は，Cl 濃度に加えて，SO4 濃度の傾向にある ( 図 1.1.2.2-6)．
SO4/Cl 比は海水よりも極端に低く，海水そのものの組成ではない．
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図 1.1.2.2-4　大阪平野西部地域の地下水における Na, Ca 濃度と Cl と HCO3 濃度の関係．

図 1.1.2.2-5　大阪平野西部地域の地下水における Cl 濃度と HCO3 濃度の関係．
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図 1.1.2.2-6　大阪平野西部地域の地下水における Mg，SO4 濃度と Cl 濃度の関係．

SO4 濃度について
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) での大阪平野東部の地下水においては，特に

Ca-HCO3 型を示した地下水において SO4 濃度に大きなバリエーションが見られた．また，Mg と
SO4 が主要な成分である特異な水質の地下水が数地点で見られた．一方，大阪平野西部の高塩濃度の
地下水は，Na/Cl，Mg/Cl 比が海水に沿った値を示しているが，SO4/Cl は極端に低い．

沿岸域の地下水における SO4 の起源として海水が考えられるが，都市域の地下水においては，そ
のほかにも工業廃水・家庭排水・農薬などが考えられ，それらの混入に伴う濃度の変動が考えられる．
一方，SO4 イオンは還元的環境下では次のような硫酸還元反応によって系外に取り除かれる．

2CH2O + SO4
2- → H2S + 2HCO3

-	
	 CH2O は ( 有機物を簡略化した式）

つまり，地下水混合以外による SO4 の混入や化学反応による濃度の変動が起こり，多変量混合解
析に支障を来すおそれがある．海水起源地下水の還元反応による硫酸イオン中の硫黄同位体比 (δ34S)
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の増大 ( 例えば，Yamanaka and Kumagai, 2006) や，人為起源硫酸の中の硫黄同位体比が海水に
比べて明らかに低い (Li et al., 2006) ことが知られている．これを利用すれば，地下水中の硫酸イオ
ンの起源について推測することが可能で，多変量解析に SO4 成分を利用するか否かを検討すること
ができる．図 1.1.2.2-7 では本節での解析地域である大阪平野西部地下水に加え，大阪平野東部地下
水，関東平野地下水の δ34S と SO4/Cl の関係をプロットした．図 1.1.2.2-7 に見られるように SO4/
Cl 比が高い地下水ほど δ34S 比が低く，大阪平野西部・東部とも -10 ～ +10‰がほとんどであり，人
為起源の範囲 (Li et al., 2006) と重なる．一方，逆に SO4/Cl 比が海水よりも低い地下水は，δ34S が
海水と同程度，あるいは非常に高い数値となっている．これは，海水起源の地下水に硫酸還元反応が
起こったことで説明されている濃尾平野沿岸の地下水と同じ傾向である (Yamanaka and Kumagai, 
2006)．これらの結果から，この地域の地下水の SO4 濃度は，硫酸還元されて濃度が低下している一
方で，人為起源 SO4 がかなり混入していると思われる．ゆえに，多変量解析による端成分混合比率
の計算からは，この成分は除外した方がよいと思われる．

以上のことより，次項において，混合解析に係る問題点，不確実性の整理として，多変量解析にお
いて主成分分析として SO4 を入れた場合とそうでない場合の計算結果の比較，想定される端成分の
傾向とは離れる試料の有無による計算結果の違いなどを検討する．

図 1.1.2.2-7　大阪平野地下水におけるδ 34S と SO4/Cl 濃度比の関係．

比較のため，関東平野地下水および濃尾平野沿岸域の高塩濃度地下水(Yamanaka and Kumagai, 2006)のデータも示した．

(2) 大阪平野西部地下水における多変量解析
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) で行った大阪平野東部の浅層地下水を対象にし

た多変量解析により，地下水混合前の起源成分（端成分）の推定には，混合による水質の変化以外の
反応などが主要因である成分は取り除いた方がよいという結果とともに，試料の選定・端成分初期値・
端成分数の設定が影響することが示され，解析結果が現実と離れた異質な結果となる場合には，除外
試料の検討，端成分数の検討を行い再解析する必要性が指摘されている．本項でも，いくつかのパタ
ーンを設定して解析を行う．

地下水混合における混合の端成分の化学組成と各地下水試料に対する端成分ごとの混合割合を求め
るための多変量解析について，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) において概説して
いるが，簡単に紹介しておく．解析は大きく二段階に分けられ，一段階目では，端成分の化学組成の
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うち，あらかじめ選定した化学成分と端成分ごとの混合割合を求める．つまり，端成分の化学組成と
その混合割合の両方を変化させて，最適解を求めることになる．二段階目では，端成分の化学組成の
中で，一段階目で求めなかった残りの化学成分を求める．ここでは，端成分の混合比率を変化させな
いため，化学成分ごとに独立して解析を行なうことになる．本項で実施した最適化計算は，端成分の
混合による計算値と各地下水試料の実測値の偏差が最小となるような解を求める非線形の最小二乗法
として，Mathworks 社製の Matlab(R2013b) を用いて行った．また，多変量解析を行う上での制約
条件について整理すると，以下のようになる．

①端成分の化学組成に下限値を設定する．（Na，K，Mg，Ca，Cl，HCO3：5mg/L以上，SO4，
NO3：0mg/L以上）

②各地下水試料に対するそれぞれの端成分の混合割合は，マイナスにならない．
③それぞれの端成分の混合割合を，各地下水試料ごとに合計すると100%である．
④端成分の化学組成の陽イオン・陰イオンの電荷バランスは5％以内である．

一段階目の解析で選定する化学成分について，本来であれば，相互相関を考慮すべきであるが，本
解析のためのデータセットは，一部の高濃度試料が全体の相関を高めていると考えられるため，敢え
て相互相関を考慮せずに選定を行った．前項で検討したように，大阪平野の地下水においては，SO4

イオンが還元反応により除去された可能性に加えて，人為起源の SO4 の付加が考えられる．地下水
混合以外による濃度の変化が顕著な成分を分析に加えることによって，端成分の特徴が現実の地下水
とかけ離れた水質となってしまうおそれがあるため，ここでは SO4 を分析に加えた場合と，そうで
ない場合についての比較検討を行う．また，前項の元素プロット（図 1.1.2.2-4）で想定される端成
分の特徴からわずかに離れているように見える試料 (No.196 と 199) を除外して解析すべきか否かに
ついての検討も行う．

まず，主要化学成分として，K，Ca，Cl，SO4，HCO3 と K，Mg，Ca，Cl，HCO3 の 2 つの場合
について検討した．図 1.1.2.2-8 に 2 つの場合についての主成分分析の結果を示す．それぞれについて，
どういった化学組成に対応するのかを検討すると，解析に SO4 を含めた場合には，その影響が強い
ことが伺える．また，主成分分析の結果が他の試料と比較して外れているものがいくつかある．これ
らのうち，第二主成分が外れている試料では，高い SO4 や Ca 濃度に起因すると考えられ，第一主成
分の Cl 濃度と違って，混合以外の要因で変化している可能性もある．そのため，第二主成分が他の
試料と比較して外れている 2 試料（No.196 と 199）を除外した解析も実施して，その結果を比較した．
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図 1.1.2.2-8　混合解析の第一段階目で実施する主成分分析の結果．

（a），（b）はそれぞれ，主要化学成分 K，Ca，Cl，SO4，HCO3 と K，Mg，Ca，Cl，HCO3 の場合．黄色は除外試料．

多変量解析によって算出した端成分の水質を見ると（図 1.1.2.2-9，表 1.1.2.2.-1），主要化学成分
の選択や除外試料の有無によらず，Na-Cl 型の端成分が計算されている．残りの 2 つの端成分として，
2 つの試料を除外して，K，Mg，Ca，Cl，HCO3 を主要化学成分とした解析のみで（除外試料あり・
SO4 なし），Na-HCO3 型の端成分が算出されており，残りの 3 つのパターンの解析では実際の水質
混合を説明できていない．SO4 濃度の変化は，地下水混合ではなく，SO4 の還元反応および人為起源
SO4 の付加によることが同位体データからも示唆されていることから，地下水混合のみを想定した解
析では，実際の水質とは異なる端成分が計算されたおそれがある．また，第二主成分の値が外れてい
た 2 つの試料（No. 196 と 199）を除外しない解析の端成分組成が，実際の地下水混合を説明でき
ていないことから，この 2 つの試料の第二主成分の違いは，地下水混合ではない別の要因によるこ
とを示唆している．図 1.1.2.2-3 ～図 1.1.2.2-6 を見ると，この 2 試料は Ca のみ他の試料に比べて
高濃度側にずれているように見える．その原因として Na-Ca の交換反応が考えられる．Na は高濃度
であるのでプロット上は交換反応の影響が見られない一方で，Ca のみ他の試料と傾向が異なるよう
に見えるのかも知れない．

主成分分析による混合の端成分の化学組成の推定のみではなく，重回帰分析を含めた検討を実施す
ることで，確からしい端成分と混合割合を算出することが可能である．しかしながら，安池 (1994)
でも指摘されているように，取り扱うデータによって異なる端成分モデルが算出される．周辺地域も
含めて水質データと混合成分の水質を照合し，現実的な解を求める必要がある．
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図1.1.2.2-9　大阪平野西部の地下水試料，想定される端成分，および多変量解析により計算された端成分のパイパーダイア
グラム．

表 1.1.2.2-1　大阪平野西部の地下水試料に対して想定される端成分と混合解析によって得た混合端成分の水質組成．
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(3) 大阪平野西部地下水における地下水混合端成分の年代解析
地下水の起源となる地下水混合端成分それぞれの年代は，地下水そのもののデータからは得られな

い．端成分それぞれの年代指標成分の特徴を得る手法として，産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア (2013) では，地下水試料そのものの年代指標成分データと多変量解析により得られた各端成分
の寄与率から，外挿により各端成分の年代指標成分濃度・同位体比を得る手法を提案した．

前項の多変量解析により得られた各端成分における地下水試料ごとの年代指標成分の寄与率と，年
代指標成分濃度の関係を図 1.1.2.2-10 に示した．なお，端成分の寄与率は端成分の水の寄与率であり，
溶存成分に占める各端成分の割合は以下の式で計算している．

端成分 i 中の成分 X の寄与率＝ ri C(X)i / Σ ri C(X)i 	

ここで，riは端成分iの水の混合比率，C(X)iは端成分i中の成分Xの濃度を示す．
端成分 A から C それぞれの年代指標成分の寄与率が最も高い試料あるいは寄与率を 100% まで外

挿した数値が，各端成分の年代指標成分の特徴を反映していると考えられる．図 1.1.2.2-10 は，3
つの端成分の内 1 つの端成分の寄与率を横軸にプロットしているため，寄与率の低い部分のプロット
は残りの 2 つの端成分の影響を受けている．そのため，明確な相関は見られず，外挿値を一義的に
決めることはできないため不確実性が高い．しかし，トリチウム，14C，36Cl の 3 つの情報が得られ
るため，それらを総合して年代の特徴を把握できる．端成分 A，B，C の特徴はそれぞれ図 1.1.2.2-
10 および図 1.1.2.2-11 の範囲で示される．結果は以下に示すように解釈できる．なお，放射壊変起
源 4He については，端成分中のヘリウム濃度が未知であるため，ここでの解析は割愛した．
・高塩濃度成分である端成分Cは，36Cl/Clが非常に低く，最も寄与率の高いものでは現海水の値に近

い．これは，この地域の深層に胚胎する温泉試料の高い36Cl/Clとは対照的な値となっている．ト
リチウム濃度の外挿値はほぼ0になる．14C濃度はおよそ30pMC程度である．

・端成分A（Ca-HCO3型）は，Clの寄与率は低く36Cl/Clの値は得られないが，トリチウム濃度は2
～3T.U.程度となるように見える．炭素の寄与率も低く外挿値を想定することは難しいが，高い値
（現在に近い値）に向かっているように見える．つまり，比較的現在に近い淡水であることが考え
られる．

・端成分B（Na-HCO3型）は，Aと同様にClの寄与率は低く36Cl/Clの値は得られない．しかし，トリ
チウム濃度は明らかに0の方向，C濃度はおよそ30pMC以下に向かっている．これを地下水年代と
みなすとAとは異なり，ある程度古い地下水と見なすこともできる．
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図1.1.2.2-10　大阪平野西部地下水試料における多変量解析によって得られた(a)端成分A，B，Cの寄与率とトリチウム濃度
の関係，(b)各端成分におけるCの寄与率とδ14Cの関係，および(c)各端成分におけるClの寄与率と36Cl/Clの関係．

図1.1.2.2-11　大阪平野西部地下水試料における多変量解析によって得られた端成分CにおけるClの寄与率と36Cl/Clの関係．

(4) 地下水年代測定における複数の年代の混合している場合の地下水年代の考え方
(3) 項において，大阪平野西部の地下水を構成する 3 つの端成分の年代の特徴を示した．最後に，

地下水年代測定における複数の年代の混合している場合の地下水年代の考え方についてまとめる．図
1.1.2.2-12 に本解析に使用した実際の地下水試料の年代指標元素の結果および混合解析結果を示し
た．たとえば，試料 No. 197 の地下水にはトリチウムが 2.8 T.U. 含まれる．1950 年代以前の水で
ある場合（おそらく涵養時は 5 ～ 10 T.U. 程度），4 半減期以上の時間が経過しているため，2013 年
時点ではこのようなトリチウム濃度は維持されていない．したがって，トリチウムからは 1950 年代
以降の新しい地下水であると解釈される．しかし 14C からは約 2,700 年（未補正，涵養時を pMC = 
100 とした場合）という値が得られる．14C を含まない炭素（pMC = 0）の混入の補正を施すとこの
年代はやや若くなると思われるが，トリチウムと同程度の年代になるのは非現実的である．Cl 濃度
(162 mg/L) が低いため，ここでは 36Cl による年代は示していない．トリチウムと 14C 年代の不整合は，
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混合した端成分自体の年代の違いを反映している．すなわち，試料 No. 197 の地下水は，トリチウ
ムを多く含む端成分 A が 74％，トリチウムは含まず 14C 濃度の低い古い端成分 B を約 18%，そして
残るわずかな量の海水成分（端成分 C）の混合した地下水と解釈される．

一方，試料 No. 198 もトリチウムを 1.2 T.U. 含むにもかかわらず，14C はさらに低濃度となり，
そのまま計算すると約 9,000 年と推定される．36Cl/Cl は 9.7×10-16 と低い値を示し，海水の端成分
を 7×10-16 とするとほぼ現在の海水に近い値か，せいぜい数千年程度の年代になる．これも端成分を
考えると，14C 濃度の低い古い端成分 B，および比較的若い海水である端成分 C が主要な構成成分で，
若い淡水も含んでいると解釈される．

図 1.1.2.2-12　地下水年代測定における複数の年代の混合している場合の地下水年代の考え方．
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(5) 海水成分の浸透年代解析結果の精度
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) における大阪平野東部地下水の混合解析におい

ては，トリチウム，14C, 36Cl の結果を総合すると，海水成分の寄与率の高い端成分の年代から，比較
的現代に近い最近の海進時の海水の侵入が示唆された．今回の大阪平野西部地域においては，比較的
海岸に近く浅い地域に高塩濃度地下水が存在する．この海水成分は，海進時あるいはそれより若い年
代の海水であることが予想される．ここでは，現海水と海進時の海水の区別ができるかどうかについ
て検討する．図 1.1.2.2-13 に海水成分の寄与率の高い端成分（端成分 C）の寄与率と 36Cl/Cl および
14C 濃度の関係を大阪平野東部および西部の地下水に対してプロットした．両地域において，端成分
C の 36Cl/Cl は分析値の誤差を考えると現海水，数千年の年代を持つ海水いずれでも説明できる．ま
た，端成分 C の 14C 濃度は西部・東部ともに約 30pMC と想定され，数千年に相当する．しかしながら，
端成分 C は海水そのものではなく淡水で希釈されているため（端成分 C の Cl 濃度は西部で 4,575 
mg/L，東部で 841 mg/L），14C 濃度は希釈の元となる淡水成分の特徴を示していると思われる．以
上のことより，現時点では，現海水と，最近の海進時の海水（数千年程度の年代）の区別をつけるの
は難しいと思われる．

図 1.1.2.2-13　大阪平野西部および東部浅層地下水における高塩濃度端成分（端成分 C）の 14C, 36Cl/Cl の特徴．

大阪平野東部地下水の結果は産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) の結果も含む．

(6) 地下水混合端成分の地下水年代推定手法における適用性・不確実性について
混合を起こした地下水の場合は，通常の地下水年代測定とは異なり，仮想的な端成分を推定し，そ

の端成分それぞれの年代指標成分の特徴を実際の地下水から推定しなければならない．前項で検討し
たように，4He，14C，36Cl いずれの地下水年代測定法も対象地域の地質および地下水水質に依存した
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補正や適用性の可否があり，年代値自体の不確実性がある．また，端成分算出時の誤差や，各端成分
中の年代指標成分の値は外挿値となる上に明瞭な相関が見られないため，ある程度の幅を持った数値
を考えざるを得ない．現時点では，淡水についてはトリチウムを含むような数十年程度の淡水と滞留
時間の古い淡水の区別，海水については現海水，ある時期の海進時の海水，地層堆積時の海水の区別
をつけ，それぞれの端成分の寄与率を把握することが目標となる．

各地点における端成分の寄与率，および端成分の年代の特徴は，そのデータ単独では利用性が限ら
れるが，対象地域の数多くの地下水データセットを用いて解析を行い，それぞれの地点での端成分の
分布比率を把握することによって，年代情報も含めた地下水の水質分布，流動・停滞特性を把握でき
る可能性がある．本章では，この手法の有用性を検討するため，比較的流動状況の推測しやすい浅層
地下水について適用した．一方，概要調査においては，より深層の地下水を取り扱う必要があるとと
もに，掘削による浅層地下水の混入の影響も考慮すべきと思われる．深層では，塩水だけを例に取っ
ても，深部上昇流体の混入，長期停滞水，浅層からの比較的若い塩水の混入など他種類の端成分が考
えられ，より複雑な系を解析する必要があることが予測される．今後，概要調査の妥当性レビューに
向けたこの手法の適用性としては，より深層の地下水についての適用性の可否が重要となってくる．
深層においては，より古い地下水の存在が考えられる．この場合は，以下のように対象地域・深度な
どによって使用する成分や適用性が異なる可能性がある．1) 今回解析を行えなかった 4He が適用で
きる可能性がある，2) 今回の解析では混合以外の事象による濃度の変動が見られたため主成分分析
から外した SO4 等が，深層では浅層地下水の有力な指標となる可能性もある，3) 36Cl を用いた手法
はより古い塩水について有用である．
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【まとめと今後の課題】
ヘリウム，放射性炭素，放射性塩素などの各種年代測定について，対象地域の地質の違い，地下水

の水質の違いによる適用モデルの選択および年代値の不確実性についてのより定量的な検討をおこな
い，取りまとめた．要約すると以下のようになる．

1)　ヘリウムについては，堆積層など帯水層を形成する地質であるか地下水が亀裂に充填されるよ
うな結晶岩質であるかによって，ヘリウムの蓄積速度の見積もりに関して考え方が変わってくる．
さらに，堆積岩においては帯水層が多層構造となるときには地殻からのフラックス起源ヘリウム
は下部帯水層に溶解されるため，上部の帯水層には基本的にほとんど溶解しないことが大阪平野
地下水の4He濃度深度プロファイルによって明瞭に示された．また亀裂性花崗岩においては，阿
武隈および土岐花崗岩地域の地下水を対象に14C年代と4He濃度からヘリウム蓄積速度を見積もっ
た．その結果，同一岩体においても大きな変動があり，対象とする地下水ごとに十分吟味する必
要があることがわかった．

2)　放射性炭素については，炭酸塩鉱物の溶解，沈殿などの水－岩石反応などを含む地下水涵養後の
炭素の付加・除去，メタンなどの炭化水素系ガスとの反応などにより，14C濃度，炭素安定同位
体ともに変動する．これらは，帯水層の地質による違いとともに，地下水の水温，pH，水質に
より異なり，補正の程度は炭素同位体組成にも依存しているため，地下水の水質の違いによる不
確実性もある．対象とする地下水に対して最適な補正を個別に適用する必要がある．

3)　放射性塩素同位体による塩水の年代測定には，帯水層地質ごとに36Cl/Cl放射平衡値を見積もる必
要がある．36Cl/Cl放射平衡値は岩石の化学組成（主要元素のみならずU，Th，Li，B，希土類元
素などを含む）により計算される．岩石の種類，主要元素組成によって一定の傾向が示されたが，
帯水層地質ごとにデータを取得することが望ましい．花崗岩など放射平衡値の高い酸性岩の地域
の方が適用しやすいと思われる．高Cl濃度の塩水の場合には問題ないと思われるが，Cl濃度が低
い（<500mg/L）場合は天水起源の36Clの寄与も大きくなり，年代の不確実性が増すことがわか
った．さらに1950年代以降の水が含まれるときは核実験起源36Clの寄与もあり，トリチウム濃度
などとともに解析し，この寄与の有無についての検討も必要である．

混合を起こした地下水について産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2011，2012，2013)
で提案した淡水・塩水それぞれの年代を 4He-36Cl/Cl 系により推定する手法，およびより多成分系の
地下水において各端成分の年代を多変量解析等により推定する手法についても，その適用性を水質等
の違いといった観点で検討した．要約すると以下のようになる．

1)　放射性塩素同位体の年代測定の項で記したように，対象とする地下水のCl濃度が低いほど，年代
値に大きな誤差が含まれる．4He-36Cl/Cl系において，その影響により淡水成分と海水成分との相
対的な年代差に関して逆の結果を導いてしまうこともあり得る．低Cl濃度の地下水試料，特に成
長曲線の左側にプロットされるものについては，淡水成分の年代の取り扱いや海水成分との年代
差の議論には注意が必要である．

2)　多成分混合系の地下水においては，混合以外の要因（化学反応，人為起源の成分の付加）による
濃度変化が著しい成分（今回の解析ではSO4）やその影響を受けた地下水試料を多変量解析に使
用することによって，結果が非現実的なものになることが判明した．周辺地域も含めた水質デー
タと端成分の水質を照合し，解析に使用する試料・化学成分を吟味した上で現実的な解を求める
必要がある．端成分の年代については，各端成分中の年代指標成分の値が外挿値となる上に明瞭
な相関が見られないため，ある程度の幅を持った数値を考えざるを得ない．現時点では，淡水に
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ついてはトリチウムを含むような数年～数十年程度の淡水と滞留時間の長い淡水の区別，海水に
ついては現海水，ある時期の海進時の海水，海成層堆積時の海水の区別をつけることが目標とな
る．海水成分の起源が現海水であるか最終氷期以降の海進によるものかは，36Cl/Clのみでは誤差
の範囲で重なるため，区別し難い．

現時点では各種年代測定手法および混合解析による年代測定手法とも，年代の不確実性はあるもの
の，地下水混合を起こし，手法により異なる年代が算出される地下水系における地下水年代の考え方
を提示した．今後の課題としては，引き続き各種年代測定手法の高度化を図るとともに，概要調査妥
当性レビューに向けた評価手法として重要となってくる深層地下水への適用性の可否等を検討する必
要がある．処分地深度の深層地下水においては，（特に塩水について）より複雑な地下水混合系が予
想され，本章および産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2012，2013) で行ってきた比較的浅
層の地下水とは検討すべき事象が異なることも考えられる．異なる年代を持つ塩水の混合の可能性も
考えられる．また，今回の解析に使用することによって不具合が生じた人為起源の成分等が逆に浅層
成分の指標として有用となり得ることも考えられる．さらに，地下水混合に関する知見を整理する必
要がある．
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1.2　我が国の深層地下水の実態把握とデータベース化
各種の調査で既に判明している日本各地の深層地下水の特性（性状，流量，成分等）を整理し，深

層地下水データベースを更新するとともに，深層地下水に係る各種評価用パラメータを地下水地理情
報データベースとして整備する．

平成 24 年度までに，深層地下水に関する水理パラメータに関する情報収集を行うとともに，既存
地下水試料の分析を行い，品質管理のためのデータ評価の検討結果を含めてデータベースへの登録を
行った．また，位置情報を付加し地理情報システム（GIS）によるデータベース化を進め，水質およ
び年代の地理的分布を評価できるように整備した．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに作成された深層地下水データベースについて，各種論文，報
告書等（以下，「各種文献情報」という．）から地下水に関する地化学データを収集するとともに，既
存井等の地下水採取調査を行い，データベースの拡充および更新を行う．また，これまでに構築した
深層地下水の流出域に関するデータについて，各種文献情報等を用いて更新を図り，GIS 化すること
により，流出域の分布の原因について，地形，地質構造等との関連を検討する．さらに，地域別に深
層地下水の特徴を抽出し，地理的な分布要因を考察し，地下水移行シナリオにおいて考慮すべき地下
水関連パラメータの評価手法の構築に係る課題を取りまとめる．

1.2.1　深層地下水データベースの拡充および更新
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，全国で 24,411 件の深層地下水データを集積している．各種文献
情報から地下水に関する地化学データを収集するとともに，地下水データ密度の低い南関東〜関東甲
信越地方等において，既存井等の地下水採取調査を行う．また，各種分析においては，分析精度の向
上を計るとともに，データ信頼性の確保のための品質管理を行い，深層地下水データベースの拡充お
よび更新を行う．また，深層地下水データベースのデータは随時地理情報システムにデータを移行し，
各種解析可能なデータとする．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基礎資料となる．

【成果】
1.2.1.1　各種文献情報からのデータ収集・整理・品質管理

各種文献情報から水理，水質，同位体等に関するデータを収集し，データの信頼性確保のための品
質管理を行い，データベースに入力する．

1) データの収集・編集
これまでに印刷物として出版された論文，報告書，書籍等から，深層地下水，温泉水と呼ばれる地

下水に関する地化学データ，および産業技術総合研究所地質調査総合センターが保有する地下水に関
する地化学データを，本データベース作成に活用している．登録した地下水は，温泉水，深度 100m
以深の地下水，湧水である．湧水は，深層地下水が地表へ湧出した可能性があることから登録対象と
した． 

2) データの内容
データベース作成のために用意するデータ項目は以下の通り．

＜水試料＞
試料名，サンプル ID，試料採取場所の名称，試料採取日，試料採取者，地質，緯度・経度（測地

系情報含む），標高，pH，水温，電気伝導度（E.C.），試料採取詳細情報，flow rate，スクリーン深度，
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孔底深度
化学組成（Na+，K+，Mg2+，Ca2+，Li+，NH4

+，Cl-，SO4
2-，HCO3

-，CO3
2-，OH-，F-，NO3

-，NO2
-，

PO4
3-，Br-，I-，Si-，B3+，Al3+，As，Cu+，Fe，Fe2+，Fe3+，SiO2，Pb2+，Hg2+，Cr3+，Mn2+，Rb+，

Sr2+，Ba2+，Cs+，V，Ga）
同 位 体 組 成（δD_H2O，δ18O_H2O，δ13C_DIC，δ14C_DIC，4He，20Ne，4He/20Ne，3He/4He，3H，

36Cl/Cl，δD_CH4 ，δ13C_CH4，δ15N_N2，δ34S_SO4，87Sr/86Sr）

＜ガス試料＞
試料名，サンプル ID，試料採取場所の名称，試料採取日
化学組成（He，Ne，H2，O2，Ar，CO2， CO，CH4 (C1)，エタン（C2），プロパン（C3），イソブ

タン（iso-C4），n- ブタン（n-C4），ネオペンタン（neo-C5），イソペンタン（iso-C5），n- ペンタン（n-C5），
2.2 ジメチルブタン（2.2DMB），2.3 ジメチルブタン（2.3DMB），2 メチルペンタン（2MP），3 メ
チルペンタン（3MP），n- ヘキサン（n-C6））

同位体組成（δ13C_CO2，δD_CH4，δ13C_CH4，4He，20Ne，22Ne，36Ar，40Ar，84Kr，132Xe，
4He/20Ne，3He/4He）．

3) データの公開と品質管理
データベースに登録された情報のうち，試料採取場所の名称，採取場所（緯度，経度），深度情報

などが，個人情報に該当する項目となるため，原則非公開とする．
データベースの信頼性を担保するために，以下の基準を満たしたもののみをデータベースに登録し

た．

(a)	 水温について，試料採取時の記録により，タンクなどに貯留された水の温度を測定したことが確
認できたもので，温泉分析書が入手できているものについては，分析書の水温を登録し，温泉分
析書が入手できていないものについては，水温の登録を行わない．

(b)	 化学組成の測定値の妥当性は，電気伝導度(E.C.)と全溶存イオン量との関係，陽イオンと陰イオ
ンの電荷バランスの2項目により検証している．E.C.と全溶存イオン量にはおおよそ比例の関係
が成立すると考えられることから，この関係から逸脱する地下水試料のE.C.と化学組成の再測定
を実施することで検証を行う．電荷バランスについては，pHから算出したH+とOH-を考慮に入
れ，CO3が未測定の試料では，水温，pH，HCO3濃度と純水における炭酸の解離定数から炭酸種
の濃度を算出して検証する．Feの価数が不明なものは2価として計算した．本データベースでは，
電荷バランスが10％以上異なる試料の再測定を実施することで検証を行う．再測定により電荷
バランスが10％未満であることが確認できない地下水は，データベースに化学組成の登録を行
わない．ただし本検証は，産業技術総合研究所地質調査総合センターが保有する分析値を対象と
し，文献値については行わない．また，分析値についても，pHが4.8未満あるいは8.3を越える
ものについては，陽イオンと陰イオンの電荷バランスがずれている場合でも登録を行った．これ
は強酸性あるいは強アルカリ性を示す試料は，通常の測定項目のみから計算する陽イオンと陰イ
オンの電荷バランスでは電荷バランスを取ることが容易ではなく，逆にそのために多量の強酸性
あるいは強アルカリ性を示すデータが失われることを避けるために行う措置である．

(c)	 水の安定同位体組成（δD_H2O，δ18O_H2O）は，相互の関係から地下水の起源を知ることがで
き，この関係から推定される地下水の起源とCl濃度との関係を用いて検証を行う．天水起源であ
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って，高いCl濃度を示す地下水を抽出して，採取地点の地質などを考慮した検討や再測定を実施
することで検証を行う．また近年急速に普及し始めたレーザー分光（CRD）法による分析値と，
従来の質量分析法による分析値の比較により検証を行う．

(d)	 地下水のトリチウム濃度の精度は，測定のための前処理作業の1つである試料水の濃縮の程度に
密接に関連する．深層地下水データベース登録時には，試料水の濃縮に関する記述，あるいはデ
ータを検討することで，その検証を行う．

以下に各登録項目について解説する．
＜水試料＞

試料 ID：	 都道府県ごとに整理して，番号を付す．都道府県は市町村コードのうち上 2 桁で表
記する．

都道府県：	 試料を採取した都道府県名を示す．
Gas：	 #：同一地点でガス試料を採取し，本データベースにガス組成が登録されている．

	 $：ガス組成が不明であるが，遊離ガスが付随することが確認されている．
pH：	 pH 値
温度：	 地下水の湧出，汲み上げ時の温度（℃）
balance：	 上述の電荷バランスのチェックによって，化学組成データの登録を行わなかった試

料に＆を付す．
化学組成：	 化学組成の分析値を登録．Fe については，2 価・3 価のデータがあるものはそれぞれ，

Fe2+，Fe3+ に登録し，全量のみしかわからないものを Fe へ登録する．同一イオン
で 2 つの項目があるものについては，分析の精度が異なる．

δD・δ18O：	 水の水素同位体比（‰ -SMOW）と酸素同位体比（‰ -SMOW）．水の水素・酸素同
位体比の分析は従来質量分析法のみにて行われてきたが，近年レーザー分光（CRD）
法による分析も急速に普及し始めている．両者の分析精度は若干異なるため，深層
地下水データベースには両者を分けて登録する．

δ13C・δ14C：	 全炭酸の炭素安定同位体比（‰ -PDB）と放射性炭素同位体比（‰）
4He・20Ne：	 地下水 1g に含まれる 4He 濃度と 20Ne 濃度 (cm3STP/gH2O)
4He/20Ne：	 上記 2 成分の比
3He/4He：	 地下水中のヘリウム同位体比
3H：	 地下水のトリチウム濃度（TU）
36Cl/Cl：	 地下水中の放射性塩素同位体比
δ34S：	 地下水中の硫酸イオンの硫黄同位体比（‰ -CDT）

87Sr/86Sr：	 地下水中の 87Sr と 86Sr の比
データ元：	 出版物については文献情報を示す．産業技術総合研究所の分析データには「産業技

術総合研究所」を示す．

＜ガス試料（遊離ガス）＞
試料 ID：	 水試料と同時期に同一地点で採取したものに，水試料と同一番号を付す．
都道府県：	 試料を採取した都道府県名を示す．
組成値：	 化学・同位体組成の分析値を登録する．
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1.2.1.2　既存井等からの地下水試料採取
関東地方（茨城県，栃木県，千葉県）および中部地方（山梨県）において，既存井から地下水・溶

存ガス試料を合計 56 試料採取した．

1.2.1.3　地下水試料の水質・同位体分析
既存井等から採取した試料および産総研の保有する既存地下水・溶存ガス試料の分析を実施した．

分析項目は主成分陽イオン・陰イオン（670 試料），微量成分（342 試料），水の水素・酸素同位体組
成 (δD-δ18O，水素：345 試料，酸素 799 試料 )，全炭酸の炭素安定同位体比（δ13C：569 試料），溶
存ガスの希ガス組成（44 試料），ヘリウム同位体比 (3He/4He：44 試料 )，低レベルトリチウム（5 試料），
放射性塩素同位体比 (36Cl/Cl：2 試料 ) である．

1.2.1.4　分析データの整理およびデータベースへの登録
既存の深層地下水データベース ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2013) に，本年度新

規に加えたのは 2,068 点，現在の登録件数は 26,496 件である．
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1.2.2　流出域の分布とその要因および地形，地質との関連の検討
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，流出域データベースにおいて収集データの更新を進めた結果，流
出域の地理的分布ならびに流出域で湧出する水の地球化学的な特徴について全国的な概要を把握する
ことができた．流出域は地下水の地球表層への出口であり，地下水移行シナリオにおける地下水流動
系のモデル化に際し，その存在場所や変動特性に関連する駆動力などの解明が重要である．流出域に
ついて各種文献等による情報の収集を行い，深層地下水データベースにおける自然湧出地点を含め
て GIS 化し，地形・地質学的環境や断層等の構造との関連に関する解析を行う．さらに，特徴的な
地質地域等について，深層地下水の特徴を抽出し，流出域の分布要因について整理しまとめる．最後
に，考慮すべき地下水パラメータの評価手法の構築のため必要な課題を整理しまとめる．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】
1.2.2.1　文献データの収集・整理

前年度までの作業で未着手であった北海道，秋田県，山形県，佐賀県，長崎県，宮崎県の一部の温
泉について，流出域であるか否かの情報確認作業を進めた．また，それ以外の都道府県においても，
深層地下水データベース (1.2.1 節 ) 採録の温鉱泉を対象に，既存文献や HP から温泉が開湯した年（時
代），開湯時と現在について自然湧出であるか否か，ボーリングの有無，自噴の有無など流出域の評
価に不可欠な情報を収集し，その結果に基づき深層地下水（温泉）の流出域と新たに判断された地点
については，GIS データベースへ追加し更新を行った．

なお，昨年度までと同様，流出域の選定にあたっては，①自然湧出であることが確認された温鉱泉
（開湯当時は自然湧出であったが現在はボーリング孔から揚湯を行っている温鉱泉を含む），②開湯
が明治以前（～ 1868 年）であることが確認された温泉，をもってその温鉱泉が深層地下水の流出域
に相当するものと判断した．

1.2.2.2　流出域の分布要因と地球化学的特性の整理・検討
深層地下水の流出域は，地下深部から上昇した流体や物質が直接地表に流出，あるいは浅層地下水

や河川・湖沼等の地表水体に混入することによって形成される．したがって，放射性廃棄物の地層処
分の観点からは，流出域の検出手法や湧出量の推定方法の確立，その空間分布や湧出する流体の地球
化学的特徴の把握は極めて重要な課題となる．このような流出域は一般に，地形学的な鞍部や傾斜変
換点，断層や構造線等の地質学的な弱線によって形成されることが多いと考えられるが，一方で地形
学的あるいは地質学的条件を満たしている場合でも，たとえば断層の水理特性によっては必ずしもそ
の場所が深層地下水流動系の流出域になるとは限らず，実態に即した評価が必要である．そこで，地
形・地質学的環境や断層等の構造と流出域形成の関連（分布要因）を検討し，また特徴的な地質につ
いて湧出する深層地下水の地球化学的特性を把握するための事例研究として，山形県南東部，福島県
東部，茨城県北部，（北緯 38 度 10 分～ 36 度 20 分；東経 141 度 12 分～ 140 度 00 分）の深層地
下水の流出域を流出域データベースから抽出し，20 万分の 1 の地質図 ( 産業技術総合研究所地質調
査総合センター，2010) 上にプロットした（図 1.2.2.2-1）．また，流出域で湧出する地下水の温度（図
1.2.2.2-2），pH（図 1.2.2.2-3），陰イオンに基づく水質区分（図 1.2.2.2-4），塩化物イオン濃度（図
1.2.2.2-5），硫酸イオン濃度（図 1.2.2.2-6），炭酸水素イオン濃度（図 1.2.2.2-7），水素同位体比（図
1.2.2.2-8）の分布図を示す．なお，第四紀火山の周辺半径 15 km の範囲は黒点で表してある．

地質図・地形図の読図結果に基づいて，流出域を断層系，河川沿い，地形変換点，尾根に区分し
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たところ（図 1.2.2.2-1），全 103 地点の約 50 % にあたる 52 地点が断層系と認められた．ちなみに，
河川沿いや地形変換点であっても，断層に関係すると考えられるものは，区分上すべて断層系に含め
た．全体を概観すると，断層系の流出域は阿武隈山地の東縁部を南北にのびる双葉断層，井戸沢断層
や湯ノ岳断層等が密集する福島県いわき市とその周辺，茨城県北東部から阿武隈山地西縁部に沿って
北西にのびる棚倉構造線とその延長，福島盆地西縁断層，米沢盆地西縁断層といった活断層や構造線
上，もしくはそのごく近傍に流出域が形成されていることが読み取れる．また，双葉断層より東の福
島県太平洋沿岸部やいわき市周辺では河川沿いに，さらに阿武隈山地の中央部や米沢盆地東部では
地形変換点にも多くの流出域が形成されている．以下，それぞれの代表的なケース（A 〜 J 地点；図
1.2.2.2-1）について記述する．

1) 断層系の流出域
山形県南陽市の A 地点（図 1.2.2.2-1 の A）では，棚倉構造線の北方延長上の屈曲部（久保ほか，

2003）に流出域が形成されており，60 ℃以上の高温（図 1.2.2.2-2）で塩化物イオンに富む（1,000 
mg/L 以上；図 1.2.2.2-5）深層地下水が断層系を通じて湧出している（福富ほか，1964）．

山形県米沢市の B 地点（図 1.2.2.2-1 中の B）では，棚倉構造線の北方延長上の屈曲部（久保ほか，
2003）に流出域が形成されており，高温（75 ℃以上；図 1.2.2.2-2），高塩化物イオン濃度（3,100 
mg/L；図 1.2.2.2-5）の深層地下水の湧出が認められる．

福島県福島市の C 地点（図 1.2.2.2-1 中の C）では，福島盆地西縁断層の屈曲部に流出域が形成さ
れており，高い水温（約 58 ℃；図 1.2.2.2-2）と，新第三紀中新世中～後期の堆積岩に起因すると
考えられる硫酸イオンを主成分とするタイプの水質組成（図 1.2.2.2-4）を有する深層地下水が断層
系を通じて湧出している．

福島県いわき市の I 地点（図 1.2.2.2-1 中の I）では，新第三紀中新世の堆積岩分布域を北西～南
東に走る断層の直上に流出域が形成されており，水温約 56 ℃（図 1.2.2.2-2），塩化物イオン（530 
mg/L；図 1.2.2.2-5）と硫酸イオン（510 mg/L；図 1.2.2.2-6）を主成分とする水質タイプ ( 図
1.2.2.2-4) の深層地下水が湧出している．I 地点の約 4 km 南西に位置する流出域も断層上に位置し，
同様の水質を呈する．

福島県いわき市北部の H 地点（図 1.2.2.2-1 中の H）では，pH 4.1 という低い pH（図 1.2.2.2-
3）と高い硫酸イオン濃度（620 mg/L；図 1.2.2.2-6）によって特徴づけられる深層地下水が地表に
もたらされている．古第三紀始新世後期～漸新世前期の堆積岩類起源の高硫酸イオン濃度を有する深
層地下水が，断層を通じて地表にもたらされているものと考えられる．

花崗岩地域の流出域の例として福島県大熊町の F 地点（図 1.2.2.2-1 中の F）では，北北西から南
南東にのびる断層と，東流する河川の交点の上に流出域が形成されている．東流する河川は，流路の
形状からリニアメントに沿って形成されていると考えられるため，F 地点は花崗岩中に発達するこれ
らの南北性および東西性の地質学的な弱線の交点に形成された流出域と推定される．F 地点では，水
温 24.3 ℃（図 1.2.2.2-2），また炭酸水素イオン（220 mg/L；図 1.2.2.2-7）を主成分とする地層中
での滞留によって水質進化が進んだタイプ（図 1.2.2.2-4）の深層地下水が湧出している．浅層地下
水の水温は一般にその地域の年平均気温とほぼ等しいとされる ( 山本，1983)．F 地点に近接する福
島県浪江町の 1982 年～ 2010 年の 30 年間の年平均気温は 12.3 ℃であることから ( 気象庁，2014)，
同地点では浅層地下水より明らかに温度の高い地下水が深部から上昇し，浅層地下水と混合すること
によって流出域を形成しているものと判断される．

2) 河川沿いに形成された流出域
福島県南相馬市の D 地点（図 1.2.2.2-1 中の D）は，新第三紀中新世中期～鮮新世の堆積岩類上に
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位置する．この流出域では，同じく双葉断層より東の太平洋岸に位置する他の流出域と比べて，湧出
する地下水の水素同位体比が -39.4 ‰（図 1.2.2.2-8）と同位体的に重いという特徴がある．水質的
にはナトリウムイオンと炭酸水素イオンを主成分（図 1.2.2.2-4）とする地下水が流出しているものの，
各水質成分ともその絶対濃度は低い．このことから，流出域を形成する深層地下水流動系の規模はさ
ほど大きいものではないと考えられる．

福島県石川町の G 地点（図 1.2.2.2-1 中の G）は，前期白亜紀の花崗閃緑岩分布域の流出域である．
水温 16.3 ℃（図 1.2.2.2-2），pH 6.3（図 1.2.2.2-3），炭酸水素イオンを主成分（図 1.2.2.2-4）と
する絶対濃度が低い地下水が小河川の上流部に湧出している．

3) 地形変換点に形成された流出域
福島県田村市の E 地点（図 1.2.2.2-1 中の E）は，前期白亜紀の花崗閃緑岩分布域の地形変換点に

位置する流出域である．標高 510 m の山体の北麓斜面の傾斜変換点にあり，pH 6.5（図 1.2.2.2-3），
炭酸水素イオンを主成分（55 mg/L；図 1.2.2.2-4）とする水質的には低濃度の地下水が湧出している．
阿武隈山地の中央部には，地形変換点に形成された低濃度の地下水が湧出する流出域が複数点分布し
ている（図 1.2.2.2-1）．

茨城県大子町の J 地点（図 1.2.2.2-1 中の J）は，前期中新世〜中期中新世の堆積岩類からなる標
高 230m の小山体の斜面の傾斜変換点に位置する流出域である．ここでは，水温 37 ℃（図 1.2.2.2-
2），pH 8.9（図 1.2.2.2-3）の若干硫酸イオンに富んだ（160 mg/L；図 1.2.2.2-6）深層地下水が湧
出している．

4) まとめ
福島県とその周辺域において，流出域の地理的な分布要因ならびに湧出する深層地下水の地球化学

的特徴について地形・地質との関連性の検討を行った．地質図・地形図の読図結果に基づいて，流出
域は断層系，河川沿い，地形変換点，尾根に区分されたが，このうちの約 50 % の流出域は断層系に
関係して形成されたものと判断された．また，断層系の流出域で湧出する深層地下水は多くの場合，
水温や pH，塩化物イオン濃度をはじめ特異な水質を有する傾向があることが明らかとなった．特に，
断層の屈曲部に形成された流出域は，高温泉（50 ℃以上）で特徴づけられる．今後さらに詳細な地
質学的情報を収集した上で再検討を行えば，今回は河川沿い，あるいは傾斜変換点と区分された流出
域も実際には断層系に関係するものであることが明らかになるケースが予想されることから，断層系
の流出域が全体に占める割合は現実にはさらに高いものと考えられる． 
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図 1.2.2.2-1　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域の分布．

地質図・地形図の読図結果に基づき，流出域を断層系，地形変換点，河川沿い，尾根の4つに区分．地質図は産業技術総合研
究所地質調査総合センター (2010)の20万分の1日本シームレス地質図を使用（以下同じ）．
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図 1.2.2.2-2　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の水温分布．
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図 1.2.2.2-3　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の pH 分布．
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図 1.2.2.2-4　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の陰イオンに基づく水質タイプ区分．
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図 1.2.2.2-5　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の塩化物イオン濃度の分布．
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図 1.2.2.2-6　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の硫酸イオン濃度の分布．
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図 1.2.2.2-7　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の炭酸水素イオン濃度の分布．
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図 1.2.2.2-8　福島県，茨城県北部，山形県南東部における流出域で湧出する地下水の水素同位体比の分布．
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1.2.2.3　地下水関連パラメータの評価
考慮すべき地下水パラメータの抽出を行うためには，流出域で湧出する深層地下水の性状と流出域

の地形的・地質的特徴との関係について検討する必要がある．その結果に基づいて，流出水の起源や
流動プロセスを評価し，長期的に変動しうるパラメータを抽出すべきである．流出水の起源にはスラ
ブ起源水やマグマ起源水なども含まれるが，それらについては，「地質関連情報の整備」において別
項目で評価される．広域地下水流動に係る深層地下水の流出の場合には，将来にわたる海面変化や気
候変化によりどのような変動を受けるかについて評価する必要がある．これらについては，2.2 章に
おいて検討されている手法が有用であると考えられる．その際，涵養域の解明およびその長期的変化
に関する検討もあわせて行われるべきである．本来，これらの涵養パラメータに関しては，特にその
変動予測に曖昧な点が多いため，広域あるいは深層地下水流動系のモデル化に際し，長期にわたる評
価を行う際に大きな誤差要因となりうるため重要である．

また，流出域が堆積盆地内に存在する場合は，深層地下水が浅層地下水に混入するのみで地表に自
然湧出しない事例が多々あると思われる．これらについては，核種移行解析に係る流出経路において，
流出域データベースに含まれないので注意が必要である．浅層地下水系に深層地下水が流入している
かどうかの調査も併せて行い，流出域と同様の評価を行うべきである．
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【まとめと今後の課題】
我が国の深層地下水に関する新規データを収集・分析し，分析データあるいは観測値の品質管理を

行い深層地下水データベースに登録した．本年度新規に加えたのは 2,068 点であり，現在の登録件
数は 26,496 件である．データ密度の低い関東地方内陸部，東北地方太平洋側沿岸部，東海地方およ
び一部の離島等において既存井等の地下水採取調査を行い，データベースの拡充および更新を行う必
要がある．

一方，流出域の分布要因に関する検討については，これまでに流出域に関する各種データを収集・
構築している GIS データベースを拡充した上で，福島県や茨城県北部地域を中心に地理的な分布要
因ならびに湧出する深層地下水の地球化学的特徴について，地形および地質との関連性の検討を行っ
た．その結果，流出域の約 50 % は断層系に関係して形成されたものであり，断層系の流出域で湧出
する深層地下水の多くには水温や塩化物イオン濃度をはじめ特異な水質が認められた．特に断層の屈
曲部に形成された流出域は，高温泉（50 ℃以上）で特徴づけられる．今後は，地下水移行シナリオ
における地下水流動系のモデル化に資するため，特徴的な地質地域等について考慮しつつ，流出域の
分布要因についてさらに整理しまとめる必要がある．また，地下水移行シナリオにおいて考慮すべき
地下水パラメータの評価手法について検討を行い，その手法構築のため必要な課題を整理し，まとめ
ることが重要である．
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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
事業者による精密調査結果について，処分地の安全性に係る妥当性レビューを行うための具体的な

指標を策定するための検討を行う．

2.1　地下の水理環境および地下水水質の変動要因と将来予測技術
水理環境や地下水の水質に変動・変化をもたらすと考えられる事象・要因について，既存の地下研

究施設の原位置における水理試験，水圧モニタリング，化学・生物化学環境等のデータを基に検討を
行う．また，最終的に安全評価の際の前提となる閉鎖後の再冠水による地下水水質の将来予測を行う
ための手法を検討する．
平成 24年度までに，既往の地下研究施設におけるモニタリング手法の検討と，モニタリング結果

からの水理・地化学・微生物の影響を考慮した数値解析モデルの構築を行った．また，坑道掘削およ
びその後の埋戻しの過程における処分深度の水質変動を定量的に予測する手法と溶存有機物による核
種移行特性を放射性核種と同等の電気化学的性質を持つ元素を用いた分析によって近似的に評価する
手法を開発した．
平成 25年度は，既往地下研究施設の建設進行に伴う水理，地化学環境のモニタリング結果から，

施設周辺の地下水流動場と化学環境の変化データを取りまとめ，化学環境の人為的擾乱における影響
パラメータの抽出と不確実性の検討を行う．また，より長期的な化学環境変動に着目し，海水準変動
等による長期の水質，酸化還元環境変動と将来予測手法について検討し，長期的地下環境変動評価に
おける課題の抽出を行う．

2.1.1　施設周辺の地下水流動化学環境変化データの取りまとめと影響パラメータ抽出，不確実性の
検討
【実施内容】
平成 24年度までの地化学・生物化学モニタリング結果に加え，モニタリング孔を用いた継続的な

水質，溶存ガス，生物化学要因の変動評価によるデータの拡充を行うとともに，周辺ボーリング孔の
水理，水質の変動に関する最新データによる地下水流動，地下施設建設の進捗状況と水質等のモニタ
リング結果の経時的な比較，分析を行い，人為的擾乱の影響範囲，影響速度等に関する水理特性，地
化学特性等の影響パラメータの抽出を行う．その中で，モニタリング位置の相違による影響の相違を
抽出することによって，人為的擾乱の影響を評価する上での地質構造等に起因する不確実性要因を抽
出する．また，以上の成果は，原子力規制委員会が作成する精密調査に対する判断指標あるいは技術
指針の知見として反映される．

【成果】
2.1.1.1　水質モニタリングによる水質変動パラメータ抽出
1)	 施設周辺の水質変動データと微生物活性評価
日本原子力研究開発機構瑞浪超深地層研究所において，花崗岩中の地下水の地球化学・生物化学特

性の長期に渡る観測を行い，立坑建設による擾乱を把握した上で，建設前のベースライン特性の復元
と，ベースラインへの回復過程の予測手法の確立を目指している．本年度は，瑞浪超深地層研究所の
地下施設の地下 200，300，400 mの水平掘削孔 ( それぞれの名称は 07MI07，09MI20 と 10MI26)
を用いて行った 6年間に渡る観測結果を取りまとめた ( 図 2.1.1.1-1)．
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図 2.1.1.1-1　瑞浪超深地層研究所の位置と地下施設の概略図 .

瑞浪超深地層研究所周辺の地質概要は，第三紀堆積岩の明世層，本郷層，土岐夾炭層が白亜紀土岐
花崗岩を覆っている ( 図 2.1.1.1-2)．対象とした掘削孔の近傍には垂直な断層が交差している．地下
水の水質は堆積岩下位と花崗岩はNa-(Ca)-Cl 型である (Iwatsuki et al.，2005)．
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図 2.1.1.1-2　瑞浪超深地層研究所地下施設周辺の地質概略図．凡例は地質ユニットと断層を示す (Mizuno et al.，2013)．

深度 200，300，400 m に位置する掘削孔 07MI07，09MI20，10MI26 号孔は 6区間にパッカー
により区切られており，手前の区間 6はセメントの影響は坑道からの岩盤を介した酸素の拡散の可能
性があるため，取りまとめから除外した．07MI07 号孔は 2007 年 10 月から，09MI20 号孔は 2009
年 12 月から，10MI26 号孔は 2011 年 1月より観測を開始した．すべての掘削孔区間は自噴するため，
試料採取時は区間体積の最低 3倍量排水し分析用試料を採取した．
表 2.1.1.1-1 に示した δDH2O 値と δ18OH2O 値は，地下水は深度 400 mまで天水起源であった．立坑

建設前の地上からの掘削時に調査された近傍のDH-2 号孔の水質データから，掘削前のベースライ
ンでは塩化物イオン濃度と深度が直線性良く (R2 = 0.950，図 2.1.1.1-3A) 相関した (Iwatsuki et al.，
2005)．また，地下深部における微生物代謝の基質になる硫酸塩イオンと溶存無機炭素 (DIC) も深度
と直線性良く相関していた (R2 はそれぞれ 0.664 と 0.843)．これらの直線性から，浅層地下水は硫
酸とDIC に富み塩化物に乏しいが，深層地下水は逆に硫酸とDIC に乏しく塩化物に富むことを示す．
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図 2.1.1.1-3　立坑建設前後の深度と塩化物イオン濃度との相関．

(A) 建設前の地上からの掘削孔 DH-2 号孔の結果．(B) 地下坑道からの掘削孔からの結果．

表 2.1.1.1-1(1)　地下水の温度，同位体組成，pH および主要陽イオン・陰イオン濃度．

カルシウム炭酸塩と硫酸塩鉱物の飽和指数 (SI) も示す．VSMOW は Vienna Standard Mean Ocean Water．
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表 2.1.1.1-1(2)　地下水の温度，同位体組成，pH および主要陽イオン・陰イオン濃度．

カルシウム炭酸塩と硫酸塩鉱物の飽和指数 (SI) も示す．VSMOW は Vienna Standard Mean Ocean Water．

立坑建設後，塩化物濃度の深度プロファイルは大きく乱れ ( 図 2.1.1.1-3B)，圧力開放された坑道
に向けて深部の地下水が上昇したと解釈される (Mizuno et al.，2013)．地下水水質の乱れは立坑掘
進時に顕著で，その後の壁面湧水地点の止水により影響程度は減少する ( 図 2.1.1.1-4)．
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図 2.1.1.1-4　地下施設建設中の地下水中の塩化物イオン濃度の経時変化．

(A) 07MI07 号孔，(B) 09MI20 号孔，(C) 10MI26 号孔．

立坑建設の影響により異なる深度の地下水が混合し，元来の深度プロファイルが失われたが，塩
化物と硫酸とDIC の相関をプロットしたところ，掘削前と同様の直線性が得られた．硫酸は R2 が
0.801 ( 図 2.1.1.1-5A) で DIC は R2 が 0.662 ( 図 2.1.1.1-5B) であり，塩化物との相関は失われてお
らず，深度の替わりに塩化物濃度でプロットすることによりベースライン時の深度プロファイルを
復元できることを明らかにした．地上からの掘削とその後の揚水によるサンプリングでは定量的な
測定が難しいメタン (CH4) は，脱ガスの影響を最小限にできる地下坑道からのサンプリングにより，
信頼性の高い濃度測定が可能である．不確実性が低減した濃度を用いることにより，塩化物と良好
な直線性を示すため (R2 = 0.779，図 2.1.1.1-5C)，メタン濃度はベースライン時に深度と共に増加
したと復元される．深度と共に硫酸とDIC が減少する要因として，炭酸カルシウムまたは硫酸カル
シウムの沈殿が考えられる．方解石 (CaCO3) と石膏 (CaSO4·2H2O) の飽和指数を計算した結果を表
2.1.1.1-1 に示す．飽和指数は熱力学計算ソフトの PHREEQ C (Parkhurst and Appelo，1999) によ
り求め，飽和指数 (SI) は

SI = log Ksp / IAP
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とする．ここで，Kspは溶解度積でIAP はイオン活量積を表す．SI = 0の場合，地下水は目的の鉱物
に平衡であり，SI > 0とSI < 0の場合はそれぞれ鉱物が沈殿または溶解することを示す．方解石はす
べての地下水で平衡付近であり，石膏は不飽和度が高かった．硫酸濃度の減少は石膏の沈殿が要因で
はなく，DICは平衡付近の遅い反応により鉱物沈殿して減少している可能性が示された．
方解石の沈殿反応や地下水の混合による濃度変化は同位体分別を伴わないが，微生物の代謝活

動により硫酸，DIC，CH4 の濃度が変化すると大きな同位体分別が起きることが知られる．そこで，
塩化物濃度との相関を図 2.1.1.1-5D-F に，硫酸，DIC，CH4 の同位体組成を塩化物濃度の値を表
2.1.1.1-2 と 2.1.1.1-3 に示す．

図 2.1.1.1-5　塩化物イオン濃度と硫酸 , DIC, CH4 の濃度と同位体組成の相関 .

(A) 硫酸濃度, (B) DIC濃度, (C) メタン濃度, (D) δ34SSO4
2-値, (E) δ13CDIC値, (F) δ13CCH4値δ13C値とδ34S値はそれぞれ

Vienna Pee Dee BelemniteとCañon Diablo meteorite規格で示す.
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表 2.1.1.1-2　生物利用される化合物の地下水中での濃度．
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表 2.1.1.1-3　生物利用される化合物の炭素，水素，硫黄同位体組成．
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硫酸の δ34S 値は塩化物濃度の増加と共に 34S に富むが ( 図 2.1.1.1-5D)，DIC と CH4 の δ13C 値は
塩化物濃度に対してほぼ一定であった ( 図 2.1.1.1-5E–F)．後者は，浅層と深層の地下水の単純な混
合を示し，DIC と CH4 間に大きな分別を起こす微生物によるメタン生成のDIC の減少と CH4 の増
加への寄与は小さい．またDIC を還元して酢酸を生成する微生物代謝も大きな同位体分別を伴うが，
地下水中で酢酸が検出されないため ( 表 2.1.1.1-2)，微生物による酢酸生成もDIC の減少に寄与して
いないと解釈された．
温度が 250℃より低い溶液系では，微生物による硫酸還元作用が硫酸濃度を減少させる主要因であ

る．微生物の硫酸還元は，反応物の硫酸と生成物の硫化水素に大きな同位体分別作用が伴われること
が知られている (Ohmoto and Lasaga，1982)．そこで，硫化水素の濃度と硫化水素の δ34S 値および
硫酸−硫化水素間の同位体分別をそれぞれ塩化物濃度との相関を示す (図 2.1.1.1-6 および表 2.1.1.1-
3)．

図 2.1.1.1-6　微生物の硫酸還元作用の指標と塩化物濃度との相関性．

(A) 硫化水素濃度，(B) 硫化水素のδ34SHS-値，(C) 硫酸−硫化水素間の同位体分別(Δ34SSO42--HS- 値)，(D) 微生物硫酸還元の推
定量．(D)は 2011–2012の値を含めずに示す．

硫酸とは対照的に，硫化水素濃度は塩化物濃度と相関しなかった ( 図 2.1.1.1-6A)．これは，硫化
水素は硫化物鉱物として沈殿するため，溶液から取り除かれていることが要因である．硫化水素の硫
黄同位体組成は，硫酸と比べて著しく軽く ( 図 2.1.1.1-6B)， 2008−2010 年度は 40−60‰の同位体分
別であった．しかし，2011−2012 年度は分別が 20−40‰に減少した．この同位体分別のシフトの原
因は明らかではないが，硫酸濃度と塩化物濃度の相関もシフトしており，微生物代謝の活発化や異な
る起源の地下水の混合の可能性が考えられる (Iwatsuki et al.，2005)．
花崗岩の帯水層中で微生物により還元された硫酸量を，硫酸濃度の減少と同位体組成のシフトを加

味して計算できないか試みた．混同による濃度減少では分別がなく，微生物代謝による減少では硫酸
と硫化水素間の同位体分別を伴うと想定して計算を行った．計算の詳細として，

δ34SGWSO4
2– × [SO4

2–
GW] = 

δ34SiniSO42– × [SO4
2–
ini] − δ34Sini SO42– × [SO4

2–
mix] − δ34SSRBSO42– × [SO4

2–
SRB]	 式 2.1.1.1-1
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ここでδ34SiniSO4
2-と [SO4

2–
ini]は花崗岩帯水層に流入した初期段階の硫酸のδ34S値 と濃度，[SO4

2–
mix]は

地下水混合により希釈された硫酸の濃度，δ34SSRBSO4
2–と[SO4

2–
SRB]は微生物により還元された硫酸の

δ34S値と濃度，δ34SGW–SO4
2–と[SO4

2–
GW]は地下水試料で実測された硫酸のδ34S値と濃度である．計算で

は，混同する深部の地下水は硫酸が枯渇していると仮定した(Iwatsuki et al.，2005) [SO4
2–
mix] は  

[SO4
2–
mix]  =  [SO4

2–
ini] −  [SO4

2–
GW] − [SO4

2–
SRB]　　　　　　　　　　　　　　　　　 式 2.1.1.1-2

と表せるので，式(1)中の [SO4
2–
mix]を[SO4

2–
ini] −  [SO4

2–
GW] − [SO4

2–
SRB]と置換して，

δ34SiniSO42 × [SO4
2–
ini] − δ34SGW SO42– × [SO4

2–
GW]  = 

δ34SiniSO42 × ([SO4
2–
ini] − [SO4

2–
GW) − [SO4

2–
SRB]) + δ34SSRB SO42 × [SO4

2–
SRB]　　　　　　 式 2.1.1.1-3

式を得る．式2.1.1.1-4を展開すると

δ34SiniSO42 × [SO4
2–
ini] − δ34SGWSO42– × [SO4

2–
GW] =

δ34SiniSO42– × [SO4
2–
ini] − δ34SiniSO42 × [SO4

2–
GW] −

δ34SiniSO42– × [SO4
2–
SRB] + δ34SSRB SO42– × [SO4

2–
SRB]　 　　　　　　　　　　　　　　　 式 2.1.1.1-4

式2.1.1.1-5が得られる．δ34Sini SO42– × [SO4
2–
ini] を消去すると， 

−δ34SGWSO42– × [SO4
2–
GW] = 

−δ34SiniSO42– × [SO4
2–
GW] − δ34SiniSO42– × [SO4

2–
SRB] + δ34SSRB SO42– × [SO4

2–
SRB]　　　　　 式 2.1.1.1-5

となり，共通項をまとめると，

(−δ34SGWSO42– + δ
34SiniSO42–) × [SO4

2–
GW] = (−δ34SiniSO42– + δ

34SSRB) × [SO4
2–
SRB]　 　　　 式 2.1.1.1-6

となり最終的に [SO4
2–
SRB] は

[SO4
2–
SRB] = (−δ34SGWSO42– + δ

34SiniSO42–) × [SO42–GW] / (−δ34SiniSO42– + δ
34SSRB)　　　　　 式 2.1.1.1-7

式2.1.1.1-8で算出できる．δ34SSRBは， 

δ34SSRB SO42– =δ
34SiniSO42– +Δ

34S SO42–−HS– 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 式 2.1.1.1-8

として計算し，δ34Sini SO4
2 は10‰とした．

計算には塩化物濃度と硫酸濃度および同位体分別の相関性がシフトした 2011 年以降のデータは
ベースライン特性からの逸脱が大きいと考え，計算に使用しなかった．計算結果を表 2.1.1.1-4 に，
塩化物濃度との相関性を図 2.1.1.1-6D に示す．帯水層中での微生物により還元された硫酸濃度は
~10–50 μMとなり，地下水中の硫化水素濃度の幅とほぼ一致した ( 図 2.1.1.1-6A，表 2.1.1.1-4)．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

58

表 2.1.1.1-4　花崗岩帯水層中で計算された微生物の硫酸還元量．

花崗岩を覆う堆積岩下位の地下水年代は放射性炭素 (14C) により 9.3 ka と示されている (Iwatsuki 
et al.，2005)．花崗岩中では深度が >600 m になると，14C の放射能が検出限界を下回り，年代が
>50 ka とされる (Iwatsuki et al.，2005)．放射性炭素年代からの滞留時間の幅を 9.3–50 ka とし，
計算された微生物による硫酸還元濃度を 10–50μMとした場合，現場硫酸還元速度は 9.3 ka では
~1-5 nM/yr，50 ka では 0.2-1 nM/yr と求められた．後者の幅は，これまでに速度が求められた深
度 400 mの海洋堆積物 (0.66 nM/yr)(Wang et al.，2008) と南アフリア金鉱山の深度 4 kmの帯水
層 (0.22–1.45 nM/yr)(Lin et al.，2006) との値と同程度である．
微生物の硫酸還元が地下水の酸化還元状態を支配している可能性が硫黄の同位体組成の結果によ

り示されたが，同位体組成は地下水流動場の上流で起きた反応の結果を下流の反応が起きてない領
域でも同様の結果になることが知られる．この事実は，実際の地下水中での酸化還元の緩衝能力を
誤って評価してしまう危険性を含んでおり，微生物の現場活性に敏感な化学指標も評価する事が望
ましい．水素 (H2) は生物代謝において最も利用が容易な還元剤であり，天然におけるH2 は，現場で
進行する呼吸様式を反映して濃度が異なる (Chapelle，2001)．この性質は地下水にも適用可能であ
り，H2 はその場で速やかに消費されるため，下流に上流のプロセスが影響を与えないと考えられて
いる．理論値およびフィールドにおける測定値から，H2 濃度は酸素と硝酸呼吸で <0.1 nM，三価鉄
呼吸で 0.1–1 nM，硫酸呼吸で 1–5 nM，CO2 呼吸で 5–30 nMであり (Chapelle et al.，2002；Lin 
et al.，2006)，瑞浪の花崗岩中の地下水の濃度幅は硫酸呼吸の 1–5 nMと整合的である ( 図 2.1.1.1-
7A)．したがって，硫黄の同位体組成と同様に現場地下水中のH2 濃度の両者から硫酸還元が進行して
いることが支持された．2011 年にH2 濃度が上昇したが，翌年には 1–5 nM の領域に戻ったため何
らかの原因で 2011 年度にH2 濃度が上昇した可能性が考えられる．
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図 2.1.1.1-7　塩化物濃度とエネルギー源の相関性および水素酸化硫酸還元のエネルギー収量．

(A) H2濃度，(B) 溶存有機物濃度，(C) サイズ排除クロマトグラフィーにより半定量された腐植様物質の相対ピークエリア，
(D) 現場の物理化学条件を加味した水素酸化硫酸還元反応のギブスエネルギー.

本研究で詳細を調べた地下深部環境における酸化還元緩衝能の一般性や地域性を考察する上で，エ
ネルギー源の起源と供給量を見積もる必要がある．微生物の硫酸還元反応は溶存有機物 (DOC) をエ
ネルギー源とする場合と，H2 または CH4 をエネルギー源とする．DOC濃度は検出限界付近と低く，
塩化物濃度との相関性は見られなかった ( 図 2.1.1.1-7B)．東濃地域の地下水中の腐植物質を高感度
で検出するために確立された手法を用いて (Nagao et al.，2003)，帯水層全体の腐植様物質の半定量
測定を行った結果，塩化物濃度と R2=0.571 程度の直線性で相関した ( 図 2.1.1.1-7C)．この結果は，
表層の植生または堆積岩由来の腐植様物質は深層地下水の混合に希釈され，微生物の硫酸還元のエネ
ルギーとしては不十分な可能性が高い．深度が増すにつれて濃度が増加するCH4 が硫酸還元のエネ
ルギーとして利用するには，硫酸濃度が 0.5 mMより高いこと (LaRowe et al.，2008)，およびH2

濃度が 0.1 nMより低い条件であるため，本研究対象の帯水層は両者の制約を満たさないため CH4

がエネルギー源になっている可能性も低い．したがって，濃度は低いがH2 が硫酸還元菌のエネルギ
ー源であると想定される．地下水中のH2 濃度は 1-5 nMであり，このH2 濃度より低い場合は，硫
酸還元菌はエネルギーを獲得できないと考えられる．この最低エネルギー収量を現場の温度・圧力お
よび溶存化学種の活量を加味して計算を行った．水素酸化硫酸還元反応式を

4H2 + H+ +SO4
2- → HS– + 4H2O　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 式 2.1.1.1-9

と想定して，現場ギブスエネルギーを (ΔG) を

ΔG = ΔG
0(T，P) + R × T × lnQ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 式 2.1.1.1-10

として計算した．ここで ΔG
0(T，P) は現場の温度・圧力条件のギブスエネルギー，R を気体

定数，T を地下水温度，および Q を反応物と生成物の活量積とした． ΔG
0(T，P) は SUPCRT92 
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software package (Johnson et al.，1992) を用いて計算し， 反応物と生成物の活量はGeochemist’s 
Workbench software package (Bethke，1992) を用いて計算した．H2 濃度が 1 nMの場合は，エネ
ルギー収量が平均 -14 kJ/mol であり ( 図 2.1.1.1-7D)，表層堆積物で知られる最低エネルギー収量の
-23 kJ/mol (Hoehler et al.，1998) と比べて小さい値となった．5 nMまたは 10 nMのH2 濃度では，
平均 -29 kJ/mol と -36 kJ/mol と最低エネルギー収量を上回るため，硫酸還元反応は進行すると解
釈できる．特に 2011 年に見られたH2 濃度の上昇は，明らかに現場で硫酸還元反応を促進する影響
を与え得る．
継続的に硫酸還元反応が持続するには，H2 の帯水層への流入フラックスが必要である．瑞浪超深

地層研究所から 33 km北東に位置する花崗岩の破砕帯が地表に露出する地点では，大気への強いH2

の流出フラックスが観測されている (Niwa et al.，2011)．図 2.1.1.1-2 に示した様に，瑞浪超深地層
研究所の地下施設には垂直な断層が交差しており，地下深部で生成した水素を帯水層に供給してい
る可能性が考えられる．深い水素の起源としては，高温状態のC–H–O–S 系で生成されるプロセスが
知られる (Apps and Kamp，1993)．深部からのガスフラックスの根拠として，マントル由来の 3He
が用いられる．瑞浪超深地層研究所の周辺の深層掘削調査で，3He に富む地下水が報告されている
が (Morikawa，2004)，地下施設の掘削孔からもマントル由来の 3He に富む地下水が採取された ( 図
2.1.1.1-8，表 2.1.1.1-5)．したがって，深部由来の水素がエネルギー源として硫酸還元反応が継続的
に進行したと解釈される．

図 2.1.1.1-8　地下水試料中の 3He/4He と 4He/20Ne の相関．

黒丸は東濃地域での先攻研究値(Hasegawa et al.，2010)を，青丸は本研究で地下施設の掘削孔から採取された地下水の分析
値である．実線はair saturated water (ASW)とマントル上部(upper mantle)間とASWと地殻間の混合曲線を示す.
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表 2.1.1.1-5　地下水中の希ガス濃度と同位体組成．

2) 溶存ガスモニタリング
地下水中の溶存ガス組成は地下水中の酸化還元状態を決める主要要素であり，地下水系における微

量元素の挙動を左右する．特に嫌気的環境である深部地下水中では，水素（H2）やメタン（CH4）と
いった強還元的なガス成分の挙動が重要である．しかしながら，これらのガス成分は，岩石－微生物
－水の相互作用により生成・分解されることから，この挙動を理解することは容易ではない．特に堆
積岩と比較して，有機物が乏しい結晶質岩環境では，岩石圏との相互作用の占める比重が高くなると
考えられるが，資源科学的な観点から多くの研究が進められている堆積岩と比較して，結晶質岩環境
の研究はほとんど進展していないのが国際的な状況である．
CH4 や H2 といったガス成分の起源推定や挙動の把握には安定同位体組成（δ13C，δD）が有用な

指標となることが知られている (Schoell，1980；Whiticar et al.，1986；Burke et al.，1988；
Hornibrook et al.，1997)．本研究では瑞浪超深地層研究所地下実験施設における地下水中の溶存ガ
ス成分である全炭酸，CH4，H2 について，その安定同位体組成の定量を通じて，これらのガス成分
の挙動を明らかにすることに挑戦したのでその結果を報告する．なお，地下水中の溶存ガスに関する
研究は未踏の分野であり，研究の多くは科学的な議論に利用可能なレベルの試料採取方法および分析
法の開発に費やされてきたが，その詳細は高度に専門的になるため省略し，分析結果を中心に記述する．

・定期地下水モニタリングから得られたガス成分の鉛直分布の概略
2009 年より瑞浪超深地層研究所地下実験施設の主立孔に 100mごとに設けられた水平方向のボー

リング孔である 07MI07 号孔（深度 200 ｍ），09MI20 号孔（深度 300 ｍ）において，区間ごとに
地下水中溶存全炭酸（TIC）およびメタンの観測を開始した．さらに 2011 年からは主立孔のより深
部に設けられた 10MI26 号孔（深度 400 ｍ）においても同様の観測を開始し，一年に 1回または 2
回の頻度で行っている．また，主立孔建設の影響を評価するために主立孔から離れた場所に設けられ
た水平方向のボーリング孔 09MI21 号孔（深度 300 ｍ）においても 2009 年より同様の観測を行っ
た．さらに，より深層の試料を得るために 2009 年と 2012 年に主立孔近傍に設置された鉛直方向の
ボーリング孔MIZ1（深度 648mおよび 1,150m）において，揚水された深部地下水試料を用いて同
様の項目を観測した．採水は採水チューブの先にクイックコネクツを介して 25ゲージの針を取り付
け，リン酸入りの真空バイアル瓶に直接針を突き刺し 10ml 程度の試料を採取した．その日のうちに
実験室に持ち帰り，減圧状態である真空バイアル瓶のヘッドスペースに超高純度ヘリウムを 1気圧
になるまで導入し，分析まで室温暗所にて保管した．
表 2.1.1.1-6 にこれまで得られた各深度の全炭酸およびメタン（CH4）の濃度とその δ13C 値の平均

値を示す．また図2.1.1.1-9 に全炭酸の濃度および δ13C値の鉛直分布，図2.1.1.1-10にメタン（CH4）
の濃度および δ13C 値の鉛直分布を示した．
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図2.1.1.1-9　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における，各深
度の地下水中に含まれる全炭酸の濃度，δ13C値の鉛直分布．

図2.1.1.1-10　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における各深
度の地下水中に含まれるメタンの濃度とδ13C値の鉛直分布．
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表2.1.1.1-6　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における各深度
の地下水中に含まれる全炭酸の濃度，δ13C値，メタンの濃度，δ13C値の分布（各深度における4年間の平均値）．

瑞浪超深地層研究所地下実験施設および周辺域における深層地下水はメタンに富み，主立孔の
200 ～ 300 ｍ付近でも 300μmol kg-1 程度を示し，より深層において 1,200μmol kg-1 程度のより高
い濃度を示した．一方，全炭酸はメタンとは明瞭な逆相関を示し，主立孔の 200 ～ 300 ｍ付近では
1,200μmol kg-1 程度を示し，より深層において数 10μmol kg-1 程度の低濃度を示した．またメタン
の δ13C 値は深度方向に –36 〜 –26 ‰ VPDB と徐々に増加する傾向を示し，全炭酸の δ13C 値も深度
方向に –15 〜 –11 ‰ VPDBと徐々に増加する傾向を示した．全炭酸とメタンとの間では濃度が逆相
関し，δ13C が正の相関を示すことから，両者の間で炭素の収支が成り立っている可能性がある．こ
れを確認するために，表 2.1.1.1-7 に各深度における全炭酸とメタンを合わせた全炭素の濃度と δ13C
値を示す．

表2.1.1.1-7　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における炭酸塩
とメタンの濃度の総和と加重平均したδ13C値の鉛直分布．

全炭酸とメタンを合わせた全炭素（TIC+CH4）の濃度，δ13C 値はおおむね深度方向にほぼ一定で
あることがわかった．このことから，有機物由来の全炭酸が，何らかの反応（微生物活動など）によ
ってメタンへと還元されている可能性があると考えられた (Lansdown et al.，1992；Hansen et al.，
2001)．ただし，厳密には深度方向に弱冠ながら全炭素（TIC+CH4）が減少しており，全炭酸のメタ
ンへの還元以外に何らかの全炭酸もしくはメタンの除去反応も同時進行していることも明らかになっ
た．
全炭酸のメタンへの還元過程の有無を検証するため，しばしば天然ガスなどにおいて，高濃度のメ

タンとともに検出されるエタンやプロパンなどの他の炭化水素について，各ボーリング孔における存
在量を定量化した．平均値を表 2.1.1.1-8 に示す．
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表2.1.1.1-8　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），09MI21号孔における地下水中に含まれるエタンの濃
度，δ13C値とプロパンの濃度．

エタンとプロパンの濃度はメタンに比べ 10-5 以下のオーダーであり，極めて低濃度であった．天
然ガス中のメタンの起源をバクテリア起源と熱分解起源に分類するための手法として，しばしば
メタンの δ13C 値とメタン /( エタン +プロパン ) 比（メタンインデックス）が用いられる (Schoell，
1980) (Whiticar et al.，1986;Whiticar，1999)．図 2.1.1.1-11 にメタンインデックスによるメタン
の起源の分類と 07MI07 号孔，09MI20 号孔，10MI26 号孔，09MI21 号孔における結果を示す．
07MI07 号孔，09MI20 号孔，10MI26 号孔，09MI21 号孔のいずれの結果も，典型的な微生物起源，

あるいは熱分解起源とはならず，さらに両者の単純な混合でも説明できないことが分かった．このた
め，深層地下水中のメタンの起源について考えられるシナリオは，①微生物による炭酸還元によりメ
タンを生じる際に，高い δ13C 値を示す基質（全炭酸）からメタンが生じた，②微生物起源のメタン
の一部が酸化分解反応を受けた，③熱分解起源で生じたメタンを含む炭化水素類から，選択的なエタ
ン，プロパンの除去が進行した，といった 3つの可能性が考えられる．しかし，エタンの δ13C 値が
特に異常な値を示していないことから（表 2.1.1-8），③の可能性は低いと考えられ，先に述べた全
炭酸とメタンの関係からも，①もしくは②の可能性が高いと考えられる．
そこで，メタンの起源をさらに深く検証するために，メタンの水素安定同位体比（δD値）に着目

し定量手法を開発した．表 2.1.1.1-9 に表 2.1.1.1-6 に示したメタン（CH4）の濃度と δ13C 値ととも
に各深度におけるメタンの δD値の平均値を示す．

図 2.1.1.1-11　メタンインデックスとメタンのδ 13C 値によるメタンの起源の分類．
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表2.1.1.1-9　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における
各深度の地下水中に含まれるメタンの濃度，δ13C値，δD値の鉛直分布．

まず，メタンの δ13C 値，δD値の相互の関係を使ってメタンの起源を考察した (Schoell，1980；
Whiticar et al.，1986)．図 2.1.1.1-12 にメタンの δ13C 値と δD値によるメタンの起源分類と主立孔
サブステージ（07MI07 号孔，09MI20 号孔，10MI26 号孔），MIZ1，09MI21 号孔におけるメタン
の δ13C 値と δD値を示す．その結果，δ13C 値および δD値は典型的な熱分解起源のメタンと同じ値を
示した．しかし，これは先に述べたように，共存するエタン（C2H6）・プロパン（C3H8）の濃度が極
めて低いため，矛盾した結果である．

図 2.1.1.1-12　メタンのδ 13C 値とδ D 値の関係．

そこで，次にメタンの δD値の鉛直分布を検討した（図 2.1.1-13）．メタンの δD値の鉛直分布は，
δ13C 値のような変化を示さず，誤差の中で均一な値を示すことが分かった．これは②のメタン酸化
の可能性に否定的で，①によってメタンの高い δ13C 値が説明できる可能性が高いことを示唆している．
シナリオ①について，典型的な炭酸還元反応由来のメタンの例として海底堆積物の間隙水中のメタ

ンが挙げられる．海底堆積物は有機物に富み，全炭酸濃度は数 10μmol kg-1 に達し，δ13C 値も有機物
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由来の –25 ‰ VPDBに近い値を示す．このような場で生じるメタンは全炭酸から数 10‰低い，–65 
‰ VPDB以下の非常に低い δ13C 値を示す．しかしながら，その結果として全炭酸が枯渇したさらに
深部（1,000m以深）の堆積物中では全炭酸，メタンともに高い δ13C 値を示すことがある．本研究
における全炭酸濃度は海洋堆積物の 10-2 以下のオーダーであるため，全炭酸が海底堆積物より枯渇
しやすく，高い δ13C 値を示す全炭酸から高い δ13C 値を示すメタンが生成した，と考えて矛盾はな
い．しかしながら，炭酸還元によるメタン生成には，生じるメタンより多い水素（H2）が必要であり，
H2 の起源について疑問が残る．地下水モニタリングで得られた地下水中のH2 濃度は数～数百 nmol 
kg-1 であり，メタンと比較して 10-3 から 10-6 程度低い値であるため，メタン生成を量的に説明でき
る存在量が見つかっていない．炭酸還元によるメタン生成を説明するためには，H2 生成機構がある
かどうかについても確かめる必要がある．
シナリオ②について，δ13C 値だけではなく，δD値も絶対値としてはある程度高い値を示してい

ることから，微生物による酢酸発酵経由で，元々低い δ13C 値および δD値を示すメタンが生じた後，
酸化分解反応を受けた結果，高い δ13C 値および δD値を示すメタンが残った可能性がある．微生物
活動によるメタンの酸化分解過程における分別係数として炭素で –11.9 ～ –35.7‰，水素で –93 ～ 
–320‰の値が実験的に求められており，炭素に比べて水素が 3.2 から 17.3 倍大きく変化すること
が確かめられている (Coleman et al.，1981；Kinnaman et al.，2007；Powelson et al.，2007；
Holler et al.，2009；Feisthauer et al.，2011；Rasigraf et al.，2012)．一般的に微生物による酢酸
発酵由来によるメタンは非常に低い同位体組成（δ13C-methane = –60 ~ –70‰ VPDB，δD-methane = –300 
~ –350‰ VSMOW）を示すが，メタン酸化の際の同位体分別効果により炭素で 20～ 40‰，水素で
150 ～ 200‰，高い値に変化したものと考えるとすべてを矛盾なく説明できる可能性がある．しかし
ながら，酢酸の存在量は数 μmol kg-1 以下と少ない点，メタン酸化では δ13C 値と δD値が正の相関を
示し，δD値が δ13C 値よりも大きく変動することが予想されるが，実際の鉛直分布はむしろ δD値の
変動が小さい点，などからシナリオ②のメタン酸化の可能性は否定できないが，それだけではすべて
を矛盾なく説明することが出来ない．特異的な同位体組成をすべて矛盾なく説明するには，さらに別
のことを考える必要があるかもしれない．例えば，地下環境における非常に長いタイムスケールによ
って，十分な低温においてもメタンの δD値が周辺の水との間で同位体交換平衡に達している可能性
を検討する必要があるかもしれない．
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図2.1.1.1-13　主立孔（07MI07号孔，09MI20号孔，10MI26号孔），ボーリング孔（MIZ1），09MI21号孔における
各深度の地下水中に含まれるメタンのδD値の鉛直分布．

いずれにしても定期モニタリングだけではメタンの起源，挙動を把握しきれないため，今年度はメ
タンの生成・分解ポテンシャルを測るため，地下水試料を長期間培養し，メタンの濃度と同位体比に
ついて観測し，メタンの生成・分解によるわずかな変動の検出を試みた．

・定期地下水モニタリングにおけるガス成分の時間変化
瑞浪超深地層研究所地下実験施設における深層地下水中では，研究坑道の掘削に伴い浅部に存在

する低塩化物イオン濃度の地下水が深部に存在する高塩化物イオン濃度の地下水に混合することで
全体の水質分布が変化したことが指摘されている．このような主要イオン成分に見られた水質分布
変化は，ガス成分である地下水中溶存全炭酸（TIC）およびメタンの濃度および同位体組成の分布に
も影響を与える可能性があるため検討を行った．図 2.1.1.1-14 － 18 に各ボーリング孔（07MI07 号
孔，09MI20 号孔，09MI21 号孔，10MI26 号孔）における全炭酸濃度とその δ13C 値，メタンの濃度，
δ13C 値と δD値の経年変化を示す．なお，ボーリング孔名に続く数字はパッカーによって区切られた
区間を示す．

図 2.1.1.1-14　各ボーリング孔における全炭酸（TIC）濃度の時間変化．
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図 2.1.1.1-15　各ボーリング孔における全炭酸のδ 13C 値の時間変化．

図 2.1.1.1-16　各ボーリング孔におけるメタン濃度の時間変化．

図 2.1.1.1-17　各ボーリング孔におけるメタンのδ 13C 値の時間変化．

図 2.1.1.1-18　各ボーリング孔におけるメタンのδ D 値の時間変化．

2008 年から観測を始めた地下水中の溶存全炭酸（TIC）およびメタンの時間変化を大まかに捉え
ると，2011 年頃までは主立孔に位置する 07MI07 号孔および 09MI20 号孔では時間とともに全炭酸
濃度が増加し，メタン濃度が減少する傾向が観測された．またこれらの場所では全炭酸の δ13C 値に
も時間とともに低下傾向が観測された．一方，2011 年以降についてはそれまでに比べ変化が小さく
なったものの，むしろ逆の傾向，全炭酸濃度に減少傾向が見られ，メタン濃度にわずかな増加傾向が
観測された．2011 年以降の全炭酸・メタンの δ13C 値には明瞭な時間変化は見られなかった．2010
年から観測を開始した 10MI26 号孔では，全炭酸濃度とその δ13C 値にはこれまでのところ有意な経
時変化は確認できなかったが，メタン濃度とその δ13C 値には減少傾向が観測された．一方，主立孔
から離れた 09MI21 号孔では全炭酸濃度は低いまま推移し，メタン濃度とその δ13C 値にもこれまで
のところ有意な時間変化は確認できなかった．また，観測期間を通じてメタンの δD値にはいずれの
ボーリング孔においても明瞭な時間変化は見られなかった．MIZ1 において得られた深部地下水につ
いて 2009 年から 2012 年の間には全炭酸濃度，メタン濃度，それらの同位体組成に特段の変化は見
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られなかった．
前述の全炭酸およびメタン濃度の鉛直分布（図 2.1.1.1-9 および 10）から，浅部では比較的全炭

酸濃度が高くメタン濃度は低いため，07MI07 号孔および 09MI20 号孔において 2011 年頃で観測さ
れた時間変化や，10MI26 号孔においてここ 3年で観測された時間変化は，主立孔建設に伴う浅部か
らの地下水の流入が原因と考えられる．全炭酸の δ13C 値の傾向はこれをサポートし，浅部の低 δ13C
値の全炭酸の流入によって，2011 年頃まで 07MI07 号孔および 09MI20 号孔では全炭酸の δ13C 値
が低下していると考えられる．これらの傾向は塩化物イオンの変化と対応し，07MI07 号孔および
09MI20 号孔では塩化物イオン濃度が継続的に低下する傾向を示し，浅部から低塩化物イオン濃度の
地下水が流入していると考えられている．結果としてガス成分にも主要イオン成分と同様に浅部地下
水流入の影響が強く反映されていることが明らかになった．また主立孔から離れた 09MI21 号孔で
はメタン濃度とその δ13C 値には減少傾向が観測されたことから，主立孔に設置された他のボーリン
グ孔よりも影響が小さいものの，浅部地下水流入の可能性がある．
そこで，より詳しくガス成分に対する地下水混合の影響を検討するため，各観測時におけるメタン

濃度と主要成分である塩化物イオン濃度とを比較した．図 2.1.1.1-19 にメタン濃度と塩化物イオン
濃度の関係を示す．
いずれのボーリング孔（07MI07 号孔，09MI20 号孔，09MI21 号孔，10MI26 号孔）においても，

メタン濃度と塩化物イオン濃度の間には直線的な関係が見られた．これはメタン濃度，塩化物イオ
ン濃度がともに高濃度の地下水（少なくともメタン濃度 800 μmol kg-1 以上，塩化物イオン濃度 300 
mgL-1 以上）と，両者ともにほとんど含まない低濃度の地下水が単純混合していることを示している．
09MI21 号孔ではメタン濃度に有意な経時変化は確認できなかったものの，メタン－塩化物イオン間
には有意な直線関係が見られることから，各成分の分布やその変化に地下水の混合の影響が強く反映
されていることが明らかになった．これは深度 400mに位置する 10MI26 号孔においてもトリチウ
ムが全区間から検出され，少なくとも深度 400mまでは地表水のような浅層の地下水の浸透が予想
される結果と整合的である．

図 2.1.1.1-19　各観測時におけるメタン濃度と塩化物イオン濃度の関係．

ただし，より詳細に解析すると，07MI07 号孔では直線的な関係から有意に外れる点が観測された
（図 2.1.1.1-19 中の点線で囲んだ点）．これは 2008 年から 2009 年に区間 2から 5において観測さ
れた地下水に限られる．これらの点が直線関係から上側に外れることから，他の点で観測されている
地下水混合とは異なる，よりメタン濃度の高い地下水が混入したことを反映しているものと考えられ
る．この時期は 07MI07 号孔において塩化物イオン濃度が一時的に上昇した時期に一致し，深部地
下水の上昇 “upconing” を反映した結果と考えられている（水野ほか，2013）．立孔から最も遠い区
間 1においてのみメタン濃度の上昇が有意でなかったことも，塩化物イオン濃度の挙動と一致して
いる（水野ほか，2013）．深部の極めてメタンに富んだ地下水が上昇した結果，一時的に高いメタン
濃度を示したと考えられる．
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3) まとめと今後の課題
精密調査で想定される地下施設からの調査により，詳細な生物化学特性の把握が可能である．また，

経時変化の測定によりベースライン特性と地下施設建設の影響が区別できることが明らかになった．
特に経時変化が見られた項目について，さらに長期的な観測により，擾乱の回復に関する将来予測を
行う上で必要な，データ取得が可能になるか検討を要する．

2.1.1.2　原位置条件における微生物代謝活動の定量化
地球化学および生物化学的指標から，微生物による代謝活動および地下水水質の形成過程の推定が

可能であることを 2.1.1.1 で示した．次の課題として，微生物学的な手法を用いた 代謝様式の検証
と影響を数値計算するための入力パラメータの取得である．具体的には，水素をエネルギー源とした
硫酸還元活性の有無と，この異化的代謝活動に伴われる反応速度に関連するパラメータである半飽和
定数と最大基質消費速度を明らかにする必要がある．特にガス態の基質に依存する場合，圧力がガス
態化合物の溶解度に与える影響が大きいため，現場の圧力条件を再現した活性を測定することが重要
である．以上のことを踏まえて，常圧と高圧培養実験条件下における硫酸還元活性を異なる水素濃度
で測定した．

1) 常圧条件での硫酸還元活性の評価
常圧での活性測定は瑞浪超深地層研究所 09MI20 号孔区間 2（以下 20-2）と 09MI20 号孔区間 4（以

下 20-4）から採取した地下水をメンブレンフィルターでろ過し，フィルターとろ液を使って微生物
濃縮懸濁液を作成した．濃縮率は 20-2 で 119 倍，20-4 で 19 倍となっている．懸濁液に硫酸ナトリ
ウム（Na2SO4）と炭酸水素ナトリウムナ（NaHCO3）を加えて基質濃度を調整してから培養容器に
封入し，アルゴンと水素の混合ガスでパージすることで酸素を除去した．
20-2 は原位置の炭酸イオン濃度が約 1,000μMで硫酸イオン濃度が 188μ Μであるが，Na2SO4 を

添加することで，硫酸イオン濃度を原位置状態，+100 μM ，+200 μMと三種類に調整して実験を
行った．NaHCO3 は添加しなかった．20-4 は原位置の炭酸イオン濃度が約 1,100μMで硫酸イオ
ン濃度が 115μ Μであるが，NaHCO3 を添加することで，炭酸イオン濃度を原位置状態，+70 μM，
+140 μMと三種類に調整し実験を行った．どちらも気層部分は水素濃度 0.001％，0.003%，0.01%，
0.1%，1%，5%と異なるAr ベースの混合ガスを用いてパージしている．また同条件の実験は二重
で行い，ネガティブコントロールとして水素濃度 0％の条件と，ろ液のみの条件も一重の実験を行っ
た（表 2.1.1.2-1）．
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表 2.1.1.2-1　常圧培養実験でサンプルリスト．

硫酸還元速度は，硫化水素濃度を経時的に測定することにより求めた．測定方法はシリンジと注
射針（テルモ製）でバイアルビン内の培養液を 1ml 採取し，あらかじめ 5μL の 1M酢酸亜鉛溶液
を入れた容器に速やかに移し硫化水素を固定する．固定後に硫化物測定試薬 1および 2（HACH）
を 500μL ずつ加え発色反応を行った．吸光光度計（DR3900，HACH，定量限界 :1μg/L）および
装置に組み込まれている硫化物測定プログラムを用いて，硫化物濃度を測定した．20-2 の測定結果
を図 2.1.1.2-1 に，20-4 を図 2.1.1.2-2 に示す．まず硫酸濃度と水素濃度を変化させた 20-2 を用い
た測定では，11日までのわずかな硫化物の生成が検出されたが，炭酸濃度と水素濃度を変化させた
20-4 を用いた測定では，中程度と高程度の炭酸濃度において，比較的高い硫化水素の生成と 11 日
以降の持続が認められた．20-2 の培養実験は硫酸濃度を 3条件に設定したが，硫酸濃度が中程度の
+100μMのときに硫化物生成量が高くなる傾向を示した．最も高い活性が予想された水素濃度 5%
では硫化水素の生成量が低く，0.1%，1%，0.01%の順で硫化物生成量が高い傾向にあり，水素濃度
が 0%の時は硫化水素の生成が全くなかった． 炭酸濃度を変化させた 20-4 の実験は，水素濃度につ
いては，0.01%，0.003%，0.001%の条件で硫化水素成量が高く，水素濃度が 5%や 1%と高い条件
においては，硫化水素生成量は比較的低かった．また，20-2 と同様に，水素濃度が 0%の時は硫化
水素の生成が認められなかったため，水素をエネルギー源とした硫酸還元代謝が起きていることを
支持した．気層中の水素濃度が 0.01% の場合，溶存水素濃度は 0.23μM程度で  (Wiesenburg and 
Guinasso，1979)，原位置環境で水素濃度が最も高いケース ( 約 0.001−0.1μM) よりも高い．通常の
培養菌株では一般的に水素濃度が上昇するとともに活性が高くなる傾向を示し，そこから半飽和定数
と最大気質消費速度を求めて硫酸還元反応を特徴づけるが，今回の実験ではこれと異なり，硫酸還元
菌が低水素濃度に適応した可能性が示唆された．
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図 2.1.1.2-1 常圧条件での硫化水素生成（20-2 区間）．

図 2.1.1.2-2　常圧条件での硫化水素生成（20-4 区間）．

2) 高圧条件での硫酸還元活性の評価
高圧条件での測定は耐圧容器を使用し，3MPa で実験を行った . 原位置環境を模した高圧条下

（3Mpa）での硫酸還元活性を確認するための培養実験を常圧培養実験で活性の高かった 20-4 の地
下水を使用して行った．微生物濃縮懸濁液の作成方法は常圧培養と同様で，濃縮率は 26倍であった．
炭酸濃度は常圧条件で高い活性が得られた +140μMに調整し，硫酸イオンは原位置状態と同じ濃度
（115μM）のものと，それに硫酸ナトリウムを加えて原位置よりも +100μM，+200μMに調整して
実験を行った．気層部分の濃度は水素濃度が 0.003%，0.001%，0.0001%の混合ガス（Ar ベース）
を用いてパージして実験を行い硫化水素濃度の変化を測定した ( 表 2.1.1.2-2)．No.16 と 17 はネガ
ティブコントロールで，No.16 は水素濃度 0%，No.17 はろ液のみで水素濃度は 0.003%で培養して
いる．No.10 ～ 15 は基質に安定同位体ラベルされた硫酸ナトリウム（Na234SO4）と炭酸水素ナトリ
ウムナ（NaH13CO3）を使用することにより，NanoSIMS 分析を用いた細胞レベルでの取り込み速度
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を測定した．また，メタンの炭素同位体を分析することで，硫酸還元と競合する代謝である炭酸還元
の影響も評価した．

表 2.1.1.2-2　高圧培養実験でのサンプルリスト．

 

硫化水素濃度の測定結果を図 2.1.1.2-3 に示す．全体的に硫化水素濃度の上昇は開始 13 日目まで
に終了し，その後はほぼ停止している．また，水素濃度 0.003%では硫酸還元活性が低いが，水素濃
度が 0.001%と 0.0001%では高い硫酸還元活性が見られた．この値は産業技術総合研究所深部地質
環境研究コア (2012) で行った高圧培養実験（水素濃度 1%～ 0.01％）の値よりも高いことから，水
素濃度が比較的低い領域でより硫酸還元活性が高くなる傾向を示している．ただ，No.9 に関しては
他と比べて硫化水素生成量が格段に高いが原因は不明である．また，ろ液のみと水素濃度 0%の場合
は硫酸還元活性がなかった．圧力が 3MPa の場合，水素濃度が 0.003%では溶存水素濃度が 0.7μM，
0.001% では 0.23μM，0.0001% では 0.023μMとなる (Wiesenburg and Guinasso，1979) ．以上
のことから，高圧培養でも原位置に近い水素濃度で硫酸還元活性が高いことが示された．

図 2.1.1.2-3　高圧培養実験での硫化水素生成（20-4 区間）．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

74

培養開始から 13日目までの原位置の地下水中の微生物量に換算した硫酸還元速度と培養時の溶存
水素濃度の関係を図 2.1.1.2-4 に示す．溶存水素濃度が減少するに従って，硫酸還元速度が速くなる
（水素濃度 0.7 ～ 0.023μMで硫酸還元速度が 4.3 ～ 7.9 nM/day）ことが確認された．この結果と
は異なり，Pedersen (2012) が報告したAspo 地下実験施設の花崗岩体を対象とした原位置試験では，
通常のMonod 式により表される水素濃度上昇に伴われる硫酸還元速度の増加の傾向が報告されてい
る（水度濃度 1～ 7,000μMで硫酸還元速度が 8,000 ～ 14,000 nM/day）．したがって，瑞浪超深地
層研究所の硫酸還元速度は，Aspo 地下実験施設の約 2,000 分の 1と小さい上，低い水素濃度レベル
で硫酸還元速度が速くなる，通常とは異なる微生物学的な要因が存在することが明らかとなった．ま
た，高圧培養実験で求めた硫酸還元速度は，Pedersen (2012) で求められた速度よりも十分遅いもの
の，2.1.1.1 で求めた現場での硫酸還元速度，地下水年代が 9.3 ka では 1-5 nM/yr，50 ka では 0.2-
1 nM/yr，よりも極めて遅い．これは，原位置微生物の硫酸還元能力が最も高くなる水素濃度に，原
位置環境の水素濃度が達しておらず，水素の供給量が制限されることで原位置の硫酸還元速度が規定
されていることを示している．

図 2.1.1.2-4　硫酸還元による硫化水素生成速度．

3) 高圧条件での微生物代謝過程のNanoSIMSを用いた解析
微生物が硫酸と炭酸を呼吸によるエネルギー代謝に利用する際に，細胞外から細胞内への輸送のた

めにエネルギーを消費しなくてはならない．そのため，硫酸と炭酸で呼吸する微生物はこれらの基
質を細胞内に比較的高濃度取り込んでいることが想定される．そこで，天然存在度の低い 34S と 13C
でラベルした硫酸と炭酸を取り込ませ，取り込んだ細胞をNanoSIMS でマッピングすることによ
り，硫酸と炭酸還元活性の水素濃度依存性を明らかにすると共に，全細胞中での硫酸還元菌と炭酸還
元菌の割合を明らかにできる．具体的には，安定同位体を添加して培養したサンプル（表 2.1.1.2-2
の No.13 ～ 15）をメンブレンフィルターでろ過して微生物を回収し，ホルマリン固定およびエタノ
ールで脱水した後，NanoSIMS 分析を行った．No.13( 水素濃度 0.003%) の 12C，13C，12C14N，32S，
34S の分析結果と，その結果から求めた 13C / 12C 比，34S / 32S 比の結果を図 2.1.1.2-5 に示す．メン
ブレンフィルター用いているため 12C と 13C の結果は測定領域全体でバックグラウンドが高くなって
いる．12C14N は生命体を構成する主要物質であるアミノ酸や核酸の分布を示すため，高い値を示し
たところは微生物がいると考えられる．32S は 12C14N と高い相関関係があり，34S もわずかに相関が
確認できることから，微生物に含まれている硫黄であると考えられる．13C/ 12C 比と 34S/ 32S 比の結
果は 12C14N と相関関係を示さなかった．No.13 で比較的水素濃度の高い条件で 13C / 12C 比と 34S / 
32S 比に変化が見られない結果は，硫化水素生成測定と整合的であった．
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図 2.1.1.2-5　No.13 の 12C，13C，12C14N，32S，34S および 13C / 12C 比と 34S / 32S 比．

次に，No.14( 水素濃度 0.001%) について図 2.1.1.2-6 に示す．12C，13C，12C14N，32S，34S に関
してはNo.13 とほぼ同じであるが，13C / 12C 比は 12C14N で存在が示された 10個の微生物すべてで
高い値を示した．これは，微生物により炭酸の取り込みが行われていることを示している．しかし，
34S / 32S 比では硫黄の取り込みを確認することはできなかった．これは，培養時間が長いため，炭酸
還元菌によって同位体ラベルされた炭酸から有機物が合成され，その有機物を他の微生物細胞が取り
込む二次的代謝作用が起きた可能性が考えられる．今後，培養時間の短い試料をNanoSIMS により
分析し，原位置に近い一次代謝作用をしっかり捉える必要がある．

図 2.1.1.2-6　No.14 の 12C，13C，12C14N，32S，34S および 13C / 12C 比と 34S / 32S 比．

No.15( 水素濃度 0.0001%) について図 2.1.1.2-7 に示す．12C，13C，12C14N，32S，34S に関しては
No.13，14 とほぼ同じである．13C / 12C 比は No.14 よりも強度は低いが，全微生物数 15個のうち
4個（27%）で高い値を示したことから，二次的な代謝作用の影響でなく，炭酸が取り込まれている
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のが確認できた．そして，34S / 32S 比でも 5個（33%）で硫酸の取り込みを確認できた．また，硫酸
を取り込む微生物細胞 5個のうち 4個は炭酸も取り込んでいるため，硫酸還元微生物が水素を酸化
して炭素固定している可能性が示された．この結果は，水素濃度が原位置環境に近い 0.0001%で硫
酸還元による硫化水素生成速度が速かったことと整合性がある．ただ硫化水素生成速度がNo.15 と
ほぼ同じNo.14 では硫黄の取り込みが確認できなかった．この原因として，硫酸還元から炭酸固定
に代謝様式がシフトした可能性が考えられる．したがって，No.14 と No.15 の短い培養期間の試料
をNanoSIMS 分析することで，硫酸還元微生物の水素濃度依存性と細胞の割合を特定できると期待
される．

図 2.1.1.2-7　No.15 の 12C，13C，12C14N，32S，34S および 13C / 12C 比と 34S / 32S 比．

4) 高圧条件における炭酸還元メタン生成の水素濃度依存性の安定同位体分析
微生物による硫酸還元代謝が水素濃度に依存していることが判明したので，炭酸還元経路でのメ

タン生成が水素濃度に同様に依存するか，生成したメタンの炭素同位体比から評価した (Montoya et 

al.，1996)．実際には炭素安定同位体でラベルした炭酸水素ナトリウム（NaH13CO3）を 80μM添加
して高圧培養実験 (3 MPa) を行い，培養後に気層部分をサンプリングしてメタンの炭素同位体比を
測定した．培養期間は 28日で，20-4 と 09MI21 区間 4（21-4）の地下水を使用した．培養液作成と
耐圧容器への仕込み方法は硫酸還元活性を見積もった先の実験と同じ方法だが，気層部分の水素濃度
は 1%，0.1%，0.01% の 3種類とした．メタン濃度，炭素同位体比および微生物あたりのメタン生
成量を表 2.1.1.2-3 に示す．計算結果から炭酸還元反応によるメタン生成が起きていることがわかる．
21-4 よりも 20-4 の方が高活性になる傾向がわかった．また，水素濃度ではより低濃度の 0.01%で
最も活性が高くなる傾向を示した．気層部分の水素濃度が 0.01%のとき，溶存水素濃度は 2.3μMで
ある．この実験のNanoSIMS 分析の結果から炭酸の細胞への取り込みがあることは示唆されていた
が，この方法によって活性速度を定量的に見積もることも可能となったので，今後は水素濃度などの
条件を変化させて地下水の化学特性の違いで炭酸還元活性がどのように変化するかを解析することが
可能となる． 
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表 2.1.1.2-3　メタン濃度，炭素同位体比およびメタン生成速度．

5) まとめと今後の課題
水素資化性の硫酸還元活性は水素濃度が高いと活性が低くなり，水素濃度が原位置に近いレベルで

最も活性が高くなることが分かった．これは通常のMonod 式で示される水素濃度上昇に伴って活性
が高くなるAspo 実験施設での結果と異なり最大活性速度も低い．しかし，硫黄同位体分別と地下水
年代から求められた硫酸還元活性速度と比較して速かった．これは，原位置での水素供給量が少なく，
通常は硫酸還元菌が最大活性速度示す環境が維持されていないことを示唆している．硫酸還元活性が
確認できた高圧培養実験No.15（同位体ラベル済）のNanoSIMS 分析結果によって，約 3割の微生
物で炭酸と硫酸の取り込みが確認できたことから，水素資化性の硫酸還元菌が炭素固定を行っている
可能性が示された．しかし，硫酸還元活性が確認されているNo.14 の NanoSIMS 分析結果は硫酸の
取り込みは確認できなかったため，培養期間の短いサンプルのNanoSIMS 分析を行うことで，硫酸
還元菌の水素依存性を確認することが今後の課題となる．同位体ラベルしたサンプルのメタン同位体
分析を行うことで，炭酸還元活性速度を見積もることに成功した．今後は同様の手法を使って，炭酸
還元活性速度の水素濃度依存性を定量的に評価していく．
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2.1.2　長期の水質，酸化還元環境変動と将来予測手法
【実施内容】
海水が主体であった過去に地下水から沈殿した鉱物は，淡水化した後も地層中に保存され，沈殿し

た当時の海水系地下水の水質と酸化還元状態を記録していると想定される．淡水と海水では塩分等の
化学成分や安定同位体組成が異なるため，それぞれで沈殿した鉱物は同様に化学成分や同位体組成が
異なり判別可能であるため，長期的な水質変動のエビデンスとして，地下実験施設等の結晶質岩，堆
積岩の既存岩石試料から沈殿鉱物を抽出し，化学組成や同位体，年代の分析を行い，異なる地質環境
下における沈殿鉱物を利用した履歴評価手法の適用性を検討するとともに，鉱物分析での化学環境変
化履歴の評価，将来予測に適用する際の課題を抽出する．以上の成果は，原子力規制委員会が作成す
る精密調査に対する判断指標あるいは技術指針の知見として反映される．

【成果】
2.1.2.1　花崗岩中の亀裂内沈殿鉱物の分析による地化学環境変動履歴評価
本研究では，日本原子力研究開発機構瑞浪超深地層研究所を用いて，地下坑道および地表からの試

錐孔から採取した地下水と掘削コアを利用して，水理地質特性と地下水化学特性が岩相中の特に割れ
目充填鉱物に記録されるプロセスに関する手法について検討した．地下水中で沈殿するコロイド ( 粒
子状物質 ) を同定・解析するために，粉末X線回折による組成分析，電界放射型走査電子顕微鏡で形
態の観察，X線組成分析を行った．特定したコロイドは，集束イオンビーム装置を用いて薄膜加工し，
透過電子顕微鏡（TEM）を用いて物質の同定，解析を行う．割れ目充填鉱物の結晶内におけるゾー
ニングを検出するために，固体試料に対して，安定同位体組成を元素分析計付き質量分析装置による
測定，X線回折装置 (XRD) による同定，電界放射型走査電子顕微鏡による形態の観察，X線組成分
析を行う．
瑞浪超深地層研究所において実施されている，地下坑道からの掘削孔および地上からの掘削孔を用

いたこれまでのコロイド調査から，花崗岩深層地下水中に見られるコロイドの鉱物学的特徴が次第に
明らかになってきた．粉末X線回折（XRD），走査電子顕微鏡（SEM），集束イオンビーム（FIB）加工，
透過電子顕微鏡（TEM）によって明らかにされたコロイドの同定結果を表 2.1.2.1-1 にまとめる．こ
れらのコロイドは，有機物，岩石構成鉱物，亜鉛および鉄の硫化物，粘土鉱物，鉄の酸化物に大別さ
れる．特に花崗岩深層地下水中における硫化物コロイドの存在は，水質分析および微生物群集解析で
示唆された微生物による硫酸還元を裏付ける証拠として重要である．一方で，コロイド試料も地下水
試料と同様にミキシングの影響を受けやすいため，必ずしも真性コロイドとは判定できない．硫化物
は花崗岩の割れ目充填鉱物としても存在することが知られているため (Shikazono and Utada，1997，
Iwatsuki et al.，2002)，割れ目充填鉱物中の硫化物と地下水中の硫化物コロイドの相関性に着目す
ることで，人為的な影響と共に，過去の微生物硫酸還元の活動やコロイド形成を復元できる可能性が
ある．そこで本研究では，割れ目充填鉱物の固体試料に対して，鉱物相解析と安定同位体比分析を実
施し，硫化物の起源（熱水起源か低温地下水での微生物起源か，淡水起源か海水起源か）や現在の地
下水中に存在するコロイドとの関連性を明らかにすることを目的とした．
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表 2.1.2.1-1　コロイドの同定結果．

割れ目充填鉱物の固体試料はコアサンプルからハンドピックにより採取した．掘削孔ごとに，採取
した試料の深度と孔壁からの水平距離を表 2.1.2.1-2 に示す．瑞浪超深地層研究所施設内の地下坑道
（07MI07，09MI20，09MI21，10MI26）およびMIZ-1 号孔に対して，DH-11 号孔は月吉断層を
挟んで北側に位置する地上からの掘削孔である (Iwatsuki et al.，2002)．採取した試料を，割れ目充
填鉱物中のカルサイトおよびパイライトを対象として炭素酸素同位体比分析と硫黄同位体比分析をそ
れぞれ行った．炭素酸素同位体比分析は，安定同位体比質量分析計 Finnigan MAT252 で行った．カ
ルサイトを含む粉末状の試料を真空中で 100%のリン酸と反応させ，発生したCO2 ガスの炭素酸素
同位体比（13C/12C および 18O/16O）を標準物質 PDBに対する相対値（δ13C (‰ PDB) および δ18O (‰
PDB)）として求めた．分析誤差は ±0.05‰以下である．なお，酸素同位体比については以下の関係
式を使って標準物質 SMOWに対する相対値に換算した．

δ18O (‰ SMOW) = 1.03086δ18O (‰ PDB) + 30.86 (‰ )　 　　　　　　　　　　　 式 2.1.2.1-1

また，硫黄同位体比分析は上述のDELTAplus Advantage ConFlo III Systemで行った．分析誤差
は±0.3‰である．
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表2.1.2.1-2(1)　採取した割れ目充填鉱物の位置情報と，カルサイトの炭素および酸素同位体組成，パイライトの硫黄同位体
組成．
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表2.1.2.1-2(2)　採取した割れ目充填鉱物の位置情報と，カルサイトの炭素および酸素同位体組成，パイライトの硫黄同位体
組成．

炭素酸素同位体比分析の結果を表2.1.2.1-2 および図 2.1.2.1-1 に示す．図 2.1.2.1-1 中に示した青，
水色，赤の領域は，それぞれ海水，淡水，熱水起源の炭素および酸素同位体組成を示している（Iwatsuki 
et al.，2002 を改変）．すなわち，花崗岩形成末期の熱水から沈殿したものは δ18OSMOW = -3 ~ +10‰，
δ13CPDB = -18 ~ -7‰の値を取り，花崗岩の温度が十分に下がった後，海水起源の地下水から沈殿し
たものは δ18OSMOW > +20‰，δ13CPDB = ~ 0‰の値を取り，淡水起源の地下水もしくは海水と淡水が混
ざった地下水から沈殿したものは δ18OSMOW > +17‰，δ13CPDB = -29 ~ 0‰の値を取る．これに従うと，
09MI20号孔の区間4および区間6については，熱水起源のカルサイトが沈殿していると言える．また，
その他の試料（DH-11，07MI07，09MI21，10MI26，09MI20 区間 3）についてはおおむね低温地
下水から沈殿したカルサイトであり，上述の通り現在の地下水試料の炭素同位体組成が δ13C = ~-10
‰であることを考慮すると，これらのカルサイトは現在の地下水の同位体組成を反映していると言え
る．月吉断層を挟んで北側に位置するDH-11 についても，カルサイトの炭素酸素同位体組成に大き
な差はなかった．
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図 2.1.2.1-1　花崗岩割れ目充填鉱物として産するカルサイトの酸素および炭素同位体組成．

次に，パイライトの硫黄同位体比分析の結果を表 2.1.2.1-2 および図 2.1.2.1-2 に示す．図
2.1.2.1-2 は表 2.1.2.1-2 を元に作成した頻度分布図である．頻度分布から，本研究で分析したパイ
ライトはおおむね δ34SVCDT = +25‰以上，特に +35 ～ +50‰を示すことが分かった．熱水起源の
パイライトの場合，硫黄同位体組成 δ34SVCDT は最大でも +10 ～ +20‰であることが知られており
(Kiyosu and Krouse，1990)，本研究で分析したパイライトは熱水から沈殿したものではないこと
が分かる．土岐花崗岩帯の割れ目充填鉱物の生成時期を 7つのステージに区分した JNC（2002）
も，パイライトの形成時期を最も新しい第 7ステージ，すなわち低温の還元的な地下水条件で形成
されたとしており，本研究の結果と一致する．一方，上述の通り，現在の地下水試料の同位体比分析
から得られた硫化水素イオン（深度 200 ～ 400 m）の硫黄同位体組成はおおむね -50 ～ +10‰（特
に -20 ～ -10‰）であることから，現在の地下水とも一致しない．本研究で見られたような δ34SVCDT 
= +25‰以上の重い硫黄同位体組成を持つ硫化物の起源としては，硫酸が枯渇するような環境での微
生物硫酸還元による同位体分別が報告されている (Sim et al.，2011；Sahlstedt et al.，2013)．すな
わち，レイリーの蒸留モデルが仮定される閉鎖系での同位体分別（硫酸の供給が乏しく，微生物によ
って還元された硫酸イオンの残りが分別を受ける前の新しい硫酸に置き変わらない）によって，重い
硫黄同位体組成をもった硫化物（例えばパイライト）が沈殿すると考えられている (Sahlstedt et al.，
2013)．
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図 2.1.2.1-2　花崗岩割れ目充填鉱物として産するパイライトの硫黄同位体組成．

ここで，(Shikazono and Utada，1997) によると，瑞浪層群に分類される洪積層の明世累層（約
15 ～ 18 Ma）では，パイライトの硫黄同位体組成は δ34SCDT = -26 ～ +12‰であったのに対し，そ
の下位に位置する陸性堆積物の土岐夾炭累層（約 18～ 23 Ma）では，δ34SCDT = -2 ～ +44‰と高い
値を示した．これは，海進時に流入した海水起源の地下水がその後の微生物作用によって同位体分別
を受け，その履歴がパイライトの硫黄同位体組成として保持されていることを示す重要な証拠であ
る．微生物の硫酸還元では硫酸イオンの軽い硫黄同位体である 32S が優先的に還元されるため，最初
にまず，上位の層で 32S に富む軽い硫黄同位体組成のパイライトが沈殿する．そして，下位の層では
還元されずに残った 34S に富む硫酸イオンが順次還元されるので，34S に富む重い硫黄同位体組成の
パイライトが沈殿するようになる．土岐夾炭累層のさらに下位に位置する基盤花崗岩では，このよう
な同位体分別がよりいっそう進行している可能性が高い．今回見つかった非常に高い硫黄同位体組成
（δ34SVCDT = +25 ～ +60‰）を持つ花崗岩中のパイライトは，現在の淡水地下水中の硫化水素の硫黄
同位体組成（δ34SVCDT = -42 ～ +9‰）と著しく異なるため，過去の海進時の地下水条件を反映してい
るものと考えられる．
以上の結果を踏まえると，カルサイトの同位体組成がおおむね現在の地下水の情報を反映していた

のに対し，パイライトの同位体組成は過去の（海進時の）地下水の情報を反映しており，割れ目充填
鉱物中に現在の地下水から沈殿していると考えられる硫化物を確認することはできなかった．したが
って，現在の地下水において微生物硫酸還元が起きているという地下水調査およびコロイド調査の主
張を支持する結果は得られていない．
しかしながら，今回実施した同位体比分析はバルク分析であり，表面に形成する最も年代の新しい

鉱物相の情報が埋もれてしまっている可能性が考えられる．この問題を解決するには，粒子ごとの微
視的な分析が必要となる (Drake et al.，2013；Sahlstedt et al.，2013)．ここで，図 2.1.2.1-2 およ
び表 2.1.2.1-2 によると，09MI20 号孔の区間 4のパイライトは+19.2 ～ +37.9‰という比較的低い
硫黄同位体組成を示している．現在の地下水あるいは熱水起源のパイライトの同位体組成とは明らか
に異なるものの，頻度分布のピーク位置に対してはやや低い値を取り，異なる形成期のパイライトが
混在している可能性を示唆している．そこで，その中でも特に低い値である+19.2‰を示した試料に
ついて，断面切り出し加工による SEM観察を実施した（図 2.1.2.1-3）．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

84

図2.1.2.1-3　09MI20号孔区間4のコアサンプルから採取したパイライト（δ34S = +19.2‰）の光学顕微鏡像（OM），
SEM像，元素分析結果および電子線後方散乱回折法（EBSD）結果．

まず，光学顕微鏡下でパイライト粒子をピックアップし，Pt-Pd 蒸着膜で導電性を確保したのち，
SEM観察に供した．SEMは冷陰極電界放射型のHITACHI S-4500 を用い，加速電圧 15 kV で観察
および元素分析を行った．また，電子線後方散乱回折法（EBSD）は検出器に対して垂直な試料面が
必須となるため，FIB 加工により平滑な試料断面を切り出し（HITACHI FB-2100），70° の傾斜を持
つ試料台に固定して測定を実施した．EBSD測定時の加速電圧は 20 kV である．
FIB で切り出した試料断面について元素分析と EBSDを実施した結果，硫化物としてはパイライト

のみが観察され，外形もほぼ一様で，増晶を示すような組織（空隙やゾーネーション）は見られなか
った（図 2.1.2.1-3）．コロイド調査の結果（表 2.1.2.1-1）を踏まえると，現在の地下水から沈殿す
る硫化物は亜鉛を含む硫化物（例えばスファレライト）である可能性が高い．SEMによる微視的な
観察でも亜鉛を含む硫化物が認められなかったことから，現在の地下水から沈殿している硫化物が割
れ目充填鉱物の増晶として産する可能性は低いと言える．
これまでのところ，割れ目充填鉱物の調査から現在の地下水で微生物硫酸還元が起きている証拠を

見出すことはできなかったが，一方で，割れ目充填鉱物中のパイライトが過去の海進時の情報を提供
し得るという可能性が示唆された．二次イオン質量分析計（SIMS）等を用いて粒子内の同位体組成
の変化を調べることにより，パイライトの形成時の地下水の化学的状態の復元が可能になることが期
待される．
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1) まとめと今後の課題
割れ目充填鉱物のカルサイトとパイライトに対して安定同位体比分析を実施した結果，カルサイト

は，現在の淡水系地下水から沈殿したと解釈されるものの他にも，海水・熱水からの沈殿物も検出さ
れた．一方，観察されたパイライトが現在の地下水からではなく，過去の海進時の地下水から微生物
の硫酸還元によって沈殿している可能性が高いことを示した．今後は，これらの充填鉱物に対して微
視的な安定同位体および微量元素分析を実施することで，それぞれの充填鉱物の起源の信頼性向上と
共に，地下水水質の復元ができるものと期待される．

2.1.2.2　微量元素のカルサイトへの分配挙動に基づく酸化還元環境の推定
酸化還元状態は，水圏環境を記述する最も基本的な物理化学的パラメータであり，酸化的か還元的

かの違いによって，その環境で安定な元素の価数が変化する．価数が変化すると，その元素の溶解性
や反応性が大きく変わることが多いため，酸化還元状態は多くの元素の挙動をコントロールする因子
となる．
放射性廃棄物の処分の研究でしばしば対象となるアクチノイド元素は，複数の価数をとる場合が多

く，その挙動も酸化還元環境に大きく依存する．例えばウランの場合，酸化的な環境で安定なウラニ
ルイオン（UO2

2+）は水溶性が高く，陰イオンである炭酸との錯イオン（UO2(CO3)34-）を形成し，海
洋でも保存型の元素として知られている．一方，還元形であるU4+イオンは不溶性で，沈殿を作り
易い．そのため，還元的な環境下ではウランは動きにくくなる．またプルトニウムは環境中で+3価，
+4価，+5価，+6価までの多様な価数をとり，その挙動は価数間で微妙に異なるが，大まかに還元
的環境で動きにくくなる性質はウランと同様である．同様にネプツニウムの挙動も，酸化還元状態に
大きく依存する (Langmuir，1997)．
アクチノイド以外の元素でも，放射性廃棄物に多く含まれる元素では，還元的な方が動きにくくな

る元素が多い（例：テクネチウム，セレンなど）．これらのことから，アクチノイドの環境中での動
きをより抑制するには，酸化的な環境よりも還元的な環境が適しているとされている．そのため，放
射性廃棄物の地層処分の研究では，地層中の酸化還元状態が，アクチノイドの動きを予想する上で重
要なパラメータであり，大きな関心を集めている．
以上のことから，本調査は主に地層中の酸化還元状態に関する地球化学的な研究を主題とした．こ

れまでの研究では，酸化還元状態が元素の挙動に及ぼす影響を解明することが多くなされてきた．し
かし，逆に元素の挙動と酸化還元状態の関係を物理化学的に明らかにすれば，元素が持つ情報からそ
の地層の酸化還元環境を推定することもできる．本研究では，主に後者のことを念頭において，いく
つかの元素の挙動を酸化還元状態に着目して調べた．

1) カルサイト中のヒ素およびセレンの価数別分配係数の決定に基づく酸化還元状態の推定
(1) 背景
酸化還元状態と元素の挙動の関係で最も有名な元素の一つが鉄である (Langmuir，1997)．鉄は

地球表層の環境では +2価か +3価をとるが，前者は水に溶解しやすく，後者は不溶性というように，
その性質は価数によって大きく異なる．逆にこのような結果を利用して，過去に鉄が沈殿した環境は
酸化的な環境であったと推測することができる．しかし，一度酸化的な環境で沈殿した+3価の鉄化
合物も，その後に堆積物中で起きる続成作用の影響で還元された場合は，鉄が持つ初期的な情報は失
われる．そのため，鉱物を形成する主成分元素が酸化還元反応を受ける場合，続成作用により元々も
っている情報が失われるという危険がある．一方，酸化還元状態が変化しても安定に存在できる鉱物
に含まれる微量元素は，過去の酸化還元環境を推定する上で有用な指標となる可能性がある．例えば
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バライト（BaSO4）に取り込まれるセレンの価数比が，その環境の酸化還元状態を反映する可能性に
ついて以下に述べる．
セレンは，固相および液相で様々な価数をとる元素である．セレンの Eh-pH ダイアグラムから，

セレンは水に溶解した場合，主にセレン酸（SeO4
2-）と亜セレン酸（SeO3

2-）の２つの化学種をとる
ことが予想される．この２つの化学種の比は，溶液中のセレン化学種が酸化還元平衡に達していた場
合，溶液中の酸化還元電位（Eh）の関数となる．そのため，固相側に記録されたセレンの価数（平
均価数）が，溶液中のセレンの価数を反映した場合，固相中のセレンの化学種から，接していた水の
Ehを予想できる可能性がある．実際に，バライトと水の間のセレン酸と亜セレン酸の分配を調べた
場合，セレン酸と亜セレン酸のバライトへの分配係数は大きくは異ならないため，バライト中の [ セ
レン酸 ]/[ 亜セレン酸 ] 比が，共存する水相中の比，ひいては酸化還元状態を反映する可能性が指摘
されている（図 2.1.2.2-1）(Tokunaga et al.，2013)．

図 2.1.2.2-1　VI の関係．

一方，固相側でセレンは，-2 価，0価，+4価（亜セレン酸），+6価（セレン酸）の 4つの状態で
存在すると考えられ，0価が最も溶解度が低く，-2 価がそれに続き，+4価，+6価の順に水に溶け易
い傾向が強くなる．そのため，この固液の分配のされ易さの違いのバイアスのために，固相のセレン
の価数比の情報を液相中のそれに変換することが事実上困難になる可能性もある．これらの事情を溶
液中の価数別の固液分配係数（Kd）を用いて以下に記述する．
セレン酸（Se(VI)）と亜セレン酸（Se(IV)）を例にとり，それぞれのKd を Kd

VI および Kd
IV とすると，

それぞれ次のようにかける．

Kd
VI (L/kg) = [Se(VI)]solid /[Se(VI)]water	 式 2.1.2.2-1

Kd
IV (L/kg) = [Se(IV)]solid /[Se(IV)]water	 式 2.1.2.2-2

このうち，solidとwaterはそれぞれ固相と水相を表す．このとき，固相側と液相側のSe(IV)に対する
Se(VI)の比をそれぞれRVI

solidおよびRVI
waterとすると，

RVI
solid= [Se(VI)]solid /[Se(IV)]solid	 式 2.1.2.2-3
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RVI
water = [Se(VI)]water /[Se(IV)]water	 式 2.1.2.2-4

などとかける．これらから，

RVI
water = RVI

solid  Kd
IV / Kd

VI	 式 2.1.2.2-5

RVI
waterがEhと関係することになる．しかし，この関係を用いるには，これらの化学種間の酸化還元反

応や固液分配反応（主に吸着反応）が平衡であること以外に，以下の条件が必要である．

①固相中にSe(IV) と Se(IV) の両方が含まれていること．より厳密には，X線吸収微細構造（XAFS）
法などの固相中のセレン化学種を測定する手法の検出限界以上にそれぞれの化学種が固相に含ま
れていること．

②対象とする固相を代表するKd が決定されていること．

本研究では，岩石中に一般的に産出し，その結晶構造中に様々な微量元素（重元素や希土類元素，
アクチノイド，オキソ酸陰イオンなど）を取り込むことで知られるカルサイト（CaCO3）に着目した．
カルサイトの化学組成は，沈殿した地下水の化学的環境（pH，酸化還元状態および化学組成）を反
映していると考えられている．そのため，その酸化還元環境に敏感な元素であるヒ素（As）やセレ
ン（Se）は，カルサイトが沈殿した当時の酸化還元環境を復元する指標（redox 計）になると期待さ
れる．
天然水中においてヒ素とセレンは，二種類の価数を持ち，その価数比は酸化還元環境に依存して

変化する（図 2.1.2.2-2）．酸化的な環境において，ヒ素は +5 価のヒ酸（H3AsO4）として，セレン
は+6価のセレン酸（H2SeO4）として存在する．一方で，より還元的な環境になると，ヒ素は+3価
の亜ヒ酸（H3AsO3），セレンは +4 価の亜セレン酸（H2SeO3）として存在する．特にこれらのイオ
ンを redox 計として使う上で重要なことは，いずれの価数も溶解し易いオキソ酸陰イオンを形成し，
固相への吸着などの挙動が比較的似ていることが重要である．そのため，その２つのイオンを見分け
る方法さえあれば，酸化還元状態の変化が見え易い．

図 2.1.2.2-2　ヒ素とセレンの Eh-pH 図 (25°C，1 気圧 )．
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カルサイトに保存されたヒ素やセレンの濃度や化学状態から酸化還元環境を復元するには，それぞ
れの化学種が持つカルサイトへの分配係数が必要となる．一定速度で沈殿するカルサイトに対する微
量元素 (M) の見かけ上の分配係数（Kd）は，以下のように定義することができる．

　Kd (L/kg) = [M]calcite/[M]water	 式 2.1.2.2-6

ここで，[M]calciteはカルサイト中の微量元素濃度，および[M]waterは溶液中の微量元素濃度を示す．次
に微量元素に価数の異なる2つの化学種（MIとMII）が存在する場合，化学種Iの溶液中の割合を以下
のように定義すると，

　rIwater = [MI]water /([MI]water + [MII]water)	 式 2.1.2.2-7

微量元素Mの分配係数Kd は，

　Kd (L/kg) = rIwater Kd
I + (1 – rIwater) Kd

II	 式 2.1.2.2-8

と書ける．このうちKd
IおよびKd

IIは，化学種IおよびIIの分配係数を表す．この関係で，rIwaterを変化さ
せてみかけのKdを測定することで，Kd

IやKd
IIを決定できる（図2.1.2.2-3）．さらに溶液中の化学種I

とIIの比（RI
water）は，式2.1.2.2-5示した通り

　RI
water = RI

calcite Kd
II / Kd

I	 式 2.1.2.2-9

と書ける．このことから，Kd
IやKd

IIを定数とみなすと，溶液中の化学種IとIIの比は，カルサイト中の
化学種IとIIの比（RI

calcite）から推定可能ということになる．

図 2.1.2.2-3　みかけの Kd と化学種の関係 ( ヒ素の場合 )　(Yokoyama et al.，2012)．

ヒ素の場合，亜ヒ酸（AsIII）に比べてヒ酸（AsV）はカルサイト中に取り込まれ易い．
(Yokoyama et al.，2012) では，pH7 におけるカルサイトへの分配係数として，亜ヒ酸は KAs(III) < 
0.23 L/kg，ヒ酸はKAs(V) = 4.9×102 L/kg と決定されている．これらの比で示すKAs(V)/KAs(III) は >2.1
×102 と大きく，亜ヒ酸に比べてヒ酸のカルサイトへの分配が非常に優勢であることが分かる．この



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

89

ことについて (Yokoyama et al.，2012) では，溶液中でヒ酸がカルシウムイオンと安定な錯体を生成
することにより，As(V)/As(III) の酸化還元電位が低下し，As(III) が As(V) に酸化され易くなると説
明されている．このように，同じ元素でも，価数によってその分配係数が大きく異なる．
以上のようにヒ素では，As(III) に比べてAs(V) がかなり選択的に取り込まれてしまうため，redox

計として利用しにくい．しかしながら，カルサイト中のAs(V) の割合が実験的に 100%であること
から，その環境では酸化還元電位が「ある値以上である」という下限を与えることは可能である．本
研究で固相中のAs(V)/As(III) 比を決める X線吸収端構造（X-ray absorption near-edge structure: 
XANES）法では，As(V) と As(III) の和に対する As(III) の検出下限は 4% 程度である．したがっ
て，固相中でAs(V) が 100%であったとしても，厳密にはAs(III) が 4%以下であることを示す．固
相中のAs(III)/As(V) 比が 4/96=0.042 であるとき，上記の分配係数から，液相中のAs(III)/As(V) 比
は pH=7 で As(III)/As(V) ＝ 88.8 となり，その場合の酸化還元電位は -51.5 mVとなる．したがって，
もし固相中のヒ素の化学種としてAs(V) のみしかXANES 測定で検出できなかったとしても，それは
共存する水中の酸化還元状態の下限を決める因子となり得る．また仮にAs(III) が検出されれば，そ
れはその環境が Eh=-51.5 mV以下というようなかなり還元的であったことを示すことになる．その
ため，価数に着目してその分配係数を決定することは非常に重要である．そこで，本研究では，報告
のないカルサイトへのセレンの分配係数を決定した．

(2) カルサイトへのセレンの分配係数
セレン共存下でカルサイトの合成を行うことによって，セレンとカルサイトの共沈実験を行った．

カルサイトの合成法には，Constant addition 法を用いた (Zhong and Mucci，1993)．この実験では，
カルサイト過飽和溶液中において種結晶の表面にカルサイトを成長させる．この系に，二酸化炭素ガ
スをバブリングし，さらにカルサイト過飽和溶液を一定速度で添加することによって，その成長速度
を一定に保つことが可能となる（図 2.1.2.2-4）．各実験で，実験溶液に亜セレン酸もしくはセレン酸
を添加することによって，それぞれの化学種のカルサイトへの分配を調べた（pH ~7）．

図 2.1.2.2-4　Constant addition 法によるカルサイトへの共沈実験．

48 時間の共沈実験後，液相中のセレンの濃度を ICP 質量分析計（ICP-MS; Agilent 7700）で，価
数比を高速液体クロマトグラフィー（HPLC）を結合した ICP-MS によって決定した (Harada and 
Takahashi，2008)．ICP-MS でセレンを検出する際，実験溶液中に存在する塩素が 40Ar37Cl をプラ
ズマ内で生成することによって 77Se の検出を妨害するため，本実験では 78Se と 82Se を検出した．ま
た，固体側のセレンの価数比とその局所構造の決定するため，実験で回収した共沈試料を 50℃で乾
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燥させた後，SPring-8 の BL01B1およびKEK-PFの BL-12CにおいてセレンのK端XAFSを測定した．
また，固体側のセレンの濃度は，沈澱を硝酸で溶解した後，ICP-MS を用いて決定した．
カルサイト中の亜セレン酸／セレン酸の濃度比は，そのXANES スペクトルを亜セレン酸とセレ

ン酸の標準物質のXANES スペクトルでフィッティングすることによって決定した．様々な標準物
質の中で，カルシウム塩が最も良くカルサイト中のセレンのXANES スペクトルを再現したことか
ら，本研究ではCaSeO3 と CaSeO4·2H2O を XANES のフィッティングのための標準物質として用い
た．Takahashi et al．(2003) に基づき算出したフィッティングエラーは 4%であった．また，カル
サイト中のセレンの場合は，X線によって +6価から +4価への還元が起こるため，１回の測定ごと
にビーム照射位置を変える，などの対策を行った．
カルサイト中のセレンのXANES スペクトルを図 2.1.2.2-5 に示した．亜セレン酸のみを添加した

系 (cp-Se(IV)) では，カルサイト中のセレンはすべて亜セレン酸であることが分かる．一方で，セレ
ン酸のみを添加した系 (cp -Se(VI)) では，カルサイト中には亜セレン酸とセレン酸の両方が取り込ま
れていることが分かった．実験後にHPLC-ICP-MS で測定された溶液中のセレンの価数比は，添加し
た価数をそのまま保っていることが確認されたため，セレン酸はカルサイトと共沈する際に，一部は
亜セレン酸へと還元して，カルサイトへと取り込まれたものと考えられる．

図 2.1.2.2-5　カルサイト中のセレンの XANES スペクトル．

共沈実験後に固相と液相に分配したセレンの濃度を測定した結果から，亜セレン酸とセレン酸のそ
れぞれの系におけるセレンの分配係数を式 2.1.2.2-6 や式 2.1.2.2-8 に基づいて決定することができ
る．まず，亜セレン酸のみを添加した系では，XANES 法とHPLC-ICP-MS 法によって固液両相に分
配したセレンがすべて亜セレン酸であることが確認されたため，得られたセレンの分配係数は亜セレ
ン酸の分配係数になる（KSe(IV) = 1.5×102）．一方で，セレン酸のみを添加した系では，カルサイトに
取り込まれたセレンの内，およそ半分が亜セレン酸である（三回繰り返し実験の平均値 : 51 ± 4%）．
そのため，この系で得られたセレンの分配係数は，亜セレン酸とセレン酸の両方の分配係数を含む．
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実験後の溶液中からは亜セレン酸が検出されなかったが，既知の亜セレン酸の分配係数から，その割
合（rIVwater）は以下の式から計算することができる．

rIVwater = [SeIV]water /[Se]water 
= ([SeIV]calcite /KSe(IV))/ [Se]water
  = {([Se]calcite ×rIVcalcite) / KSe(IV)} / [Se]water
          = rIVcalcite × Kd*/KSe(IV)  	 式 2.1.2.2-9

rIVcalcite は XANES から得られたカルサイト中の亜セレン酸の比であり（51%），Kd* はセレン酸を添
加した実験で得られたセレンの分配係数（2.0 L/kg）を示す．得られた液相中の亜セレン酸の割合は
0.7% である．これは，HPLC-ICP-MS 分析における検出限界を下回る値であるため，実験後の溶液
からは亜セレン酸が検出されなかったと考えられる．この液相中の亜セレン酸の割合を基に，セレン
酸の分配係数は以下の式によって決定される．

KSe(VI) = (1 – rIVcalcite)/(1 – rIVwater) × Kd*	 式 2.1.2.2-10

得られたセレン酸の分配係数は 1.0 L/kg となる．亜セレン酸とセレン酸の分配係数を比較すると，
pH7付近では，セレン酸よりも亜セレン酸のほうが 150 倍カルサイトへと取り込まれ易いことが分
かった．
　次に，亜セレン酸およびセレン酸のカルサイト中での安定性について考察するため，それぞれ

広域Ｘ線吸収微細構造（EXAFS）測定を行った．EXAFS 測定に用いた二つのカルサイト試料には，
2.25 g/kg および 1.36 g/kg の亜セレン酸とセレン酸がそれぞれ取り込まれている．実験の初期条件
としては，亜セレン酸カルシウムやセレン酸カルシウムには未飽和な系である．また，取り込まれた
セレンの価数は，亜セレンの実験では亜セレン酸のみが，セレン酸の実験では約 80%がセレン酸で
あることがXANES 分析によって確認されている．
実験で得られたセレン K端 EXAFS スペクトルおよびフーリエ変換された動径構造関数を図

2.1.2.2-6（亜セレン酸）および図 2.1.2.2-7（セレン酸）に示す．また得られた構造パラメータを表
2.1.2.2-1 に示す．カルサイト中の亜セレン酸とセレン酸が示す動径構造関数には，どちらにも明瞭
なピークが R+ΔR =1.3 Å 付近に見られる．これは，セレンの隣接原子として酸素が存在することを
示す．亜セレン酸の場合，その原子間距離と配位数から，三配位の亜セレン酸としてカルサイト中に
存在することが分かった．また，セレン酸も四配位のセレン酸としてカルサイト中に取り込まれたと
考えられる．これらのオキソ酸陰イオンは，カルサイト中で三配位である炭酸イオン (CO3

2−) と置換
すると考えられる．また，動径構造関数上には R+ΔR = 2.5−3.5 Å 付近で Ca の影響と考えられる
ピークが確認された．得られた Se-Ca の原子間距離（3.3-4.0 Å）は，カルサイト中のC-Ca 距離（3.22 
Å，Markgraf and Reeder，1985）よりも長い．これは，亜セレン酸やセレン酸が炭酸イオン（C-O: 
1.27 Å）よりも分子サイズが大きいことに起因していると考えられる．
以上の結果から，亜セレン酸とセレン酸はカルシウムと結合してカルサイトへと取り込まれたと考

えられる．カルシウムとの結合のしやすさ（つまり親和性）は，その溶存錯体の作りやすさやカルシ
ウム塩の作りやすさに反映される．セレンとカルシウムの溶存錯体の生成は，以下の式で表される．

SeO3
2– + Ca2+ = CaSeO3    Kβ = 3.17 (Liu and Narasimhan，1994)	 式 2.1.2.2-11

SeO4
2– + Ca2+ = CaSeO4    Kβ = 2.0 (Smith et al.，2004)	 式 2.1.2.2-12
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錯生成定数を比較した場合，亜セレン酸のほうがカルシウムと錯体を作り易い．また，カルシウム
塩の溶解度積を亜セレン酸とセレン酸とで比較しても，亜セレン酸のほうがより沈殿し易いことが分
かる．

 CaSeO3•2H2O = Ca2+ + SeO3
2– + 2H2O   Kβ = –5.44 (Elrashidi et al.，1987)　 式 2.1.2.2-13

 CaSeO4•2H2O = Ca2+ + SeO4
2– + 2H2O   Kβ = –3.02 (Smith et al.，2004)	 式 2.1.2.2-14

このように，亜セレン酸のほうがセレン酸よりもより強くカルシウムと結合し易いという化学的性
質があり，そのことがカルサイトへの取り込まれやすさにも反映されたと考えられる．X線を照射し
た際に，カルサイト中のセレン酸が亜セレン酸へと還元されやすかったのは，カルサイト中では亜セ
レン酸のほうがより安定化することに起因していると考えられる．

図 2.1.2.2-6　カルサイト中の亜セレン酸の EXAFS スペクトル．

図 2.1.2.2-7　カルサイト中のセレン酸の EXAFS スペクトル．
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表 2.1.2.2-1 EXAFS から得られた構造パラメータ．

以上のことから，セレン酸や亜セレン酸は，炭酸と置換してカルサイトに取り込まれる．その分配
係数は，カルシウムとの親和性に影響を受けて，亜セレン酸の方が相対的に高くなる．しかし，固
相中のセレン酸 /亜セレン酸比をXANES 法などの方法で決定することができれば，図 2.1.2.2-8 に
示したように，共存する水中のセレン酸 / 亜セレン酸比を推定することができる．さらに，もし水
中のセレン酸 / 亜セレン酸比が平衡であった場合，この濃度比は酸化還元電位 (Eh) の関数となる．
XANES 法により決定できるセレン酸 /亜セレン酸比は 0.042 (= 4/96) から 24 (=96/4) までである．
カルサイトに亜セレン酸とセレン酸のみが取り込まれると仮定した場合，XANES 法によって亜セレ
ン酸のみが検出されたのなら，Eh環境は 477.0 mV 以下であったと推定できる．同様に，XANES
法によってカルサイト中でセレン酸のみが検出された場合，Eh環境は 558.5 mV以上であったと推
定できる．一方で，カルサイト中に亜セレン酸とセレン酸の両方が確認された場合は，その価数比に
応じて水中のセレン酸 /亜セレン酸比が得られ，477.0 ～ 558.5 mVの範囲の Eh環境を特定するこ
とができる．また，カルサイト中のセレン酸および亜セレン酸は，炭酸と置換して比較的安定にカル
サイト中に存在しているとすると，その価数は外部の環境の影響を受けにくいと期待される．この方
法は，主要元素が形成する鉱物により酸化還元状態を推定する方法と比べた場合，XANES 法などの
手法を利用する必要があるものの，続成作用を受けにくく，Ehの絶対値を推定できる，などの利点
があり，今後の発展が期待される．

図 2.1.2.2-8　カルサイト中のセレン酸 / 亜セレン酸比の redox 計としての可能性．
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2) 幌延地下深部で産出するカルサイト中の微量元素
本節では，これまで述べてきたカルサイト中のヒ素やセレンを用いた酸化還元環境復元手法の有用

性を検証するため，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（北海道天塩郡幌
延町）で採取された炭酸塩脈の分析を行った．

(1) 地質概要
幌延深地層研究センター周辺の地質図を図 2.1.2.2-9 に示す．幌延深地層研究センターがある北海

道北西部は白亜系を基盤岩とし，古第三系（6,550 万年前 -2,303 万年前）や新第三系（2303 万年
前 -258 万年前）の堆積岩に不整合に覆われている．このうち新第三系の地層は，下位から宗谷夾炭
層，鬼志別層，増幌層，稚内層，声問層に分けられる．その上位の第四系は，下位より勇知層，更別
層，沖積層に分類され，新第三系～第四系の地層の全層厚は 6,000 m に達する．本研究で用いた試
料は，声問層および稚内層から産し，それぞれの地層の特徴は以下の通りである．
稚内層：中新世〜鮮新世の地層であり，声問層の埋没続成過程で生成された層準と考えられ，オパ

ールAの続成生成物であるオパールCTを含み，間隙率も 40%程度まで減少する．
声問層：鮮新世の地層（層厚 450 〜 650 m）であり，主に珪藻質泥岩を主体とし，全体的に塊状

で層理に乏しく，オパールAが存在している．間隙率は 60％程度と高く多孔質で，比較的軟質な岩
相を呈する．

図 2.1.2.2-9　幌延深地層研究センター周辺の地質図，およびボーリング孔の位置図．

太田ほか（2007）；天野ほか（2012）；日本原子力研究開発機構（2011）を元に作成．
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(2) 炭酸塩脈試料
幌延深地層研究センターの地下に産する炭酸塩脈は，割れ目の多い稚内層で発達していた．今回分

析に用いる炭酸塩脈は，５つのボーリングコアと幌延深地層研究センターの地下施設（東立坑）から
見つかった計 9つの炭酸塩脈であり，その位置を図 2.1.2.2-9 と図 2.1.2.2-10 に，写真を図 2.1.2.2-
11 に示した．これらは，断層の形成によって角礫状に破砕された母岩（珪質泥岩）の割れ目を充
填するように発達している．脈石の色調は白色，灰白色，もしくは黄色を呈する．9つの炭酸塩脈
は，その特徴や色によって 12種類の試料に分けられた（表 2.1.2.2-2）．炭酸塩試料はマイクロドリ
ルやメノウ乳鉢によって粉末化し，XRDによって鉱物を同定した（図 2.1.2.2-12）．そのほとんど
は，マグネシウムを多く含むカルサイト（CaCO3）であった．炭酸塩ノジュールと脈が同時に産す
る SAB2-11 では，カルサイトに加え，ノジュールにはアンケライト（Ca(Fe,Mg,Mn)(CO3)2）と石英が，
脈石にはアンケライトが同定された．

図2.1.2.2-10　各ボーリング孔における炭酸塩脈の採取深度（＋）とボーリングコア間隙水中の塩素濃度（●）
（産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2009；天野ほか，2012）．
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図 2.1.2.2-11　採取された炭酸塩脈の写真．
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表2.1.2.2-2　幌延地下深部に分布する炭酸塩脈と，脈から採取されたカルサイト試料の特徴およびXRDによる鉱物同定結果．

図 2.1.2.2-12　炭酸塩脈から採取された炭酸塩鉱物の X 線回折パターン．

Mg-cal: マグネシウムに富んだカルサイト ; Ank: アンケライト ; Qz: 石英．

(3) 炭酸塩試料の安定同位体比分析
対象とした炭酸塩脈の形成環境を明らかにするため，炭酸塩試料の炭素および酸素の安定同位体組

成を測定した．炭素・酸素安定同位体比は，炭酸塩粉末試料にリン酸を滴下し，発生したCO2 を質
量分析計（Thermo Fisher Scientific　Model DELTA V PLUS）に導入して測定した．得られた炭素・
酸素同位体比を表 2.1.2.2-3 に示した．炭素同位体比は +6 ～ +26‰の値をとり，メタン生成菌に
よる炭酸ガス還元反応に伴う同位体分別が進んだ環境で形成されたと考えられる ( 岩月ほか，2009)．
また，酸素同位体比は+29 ～ +34‰の範囲であった．これらの値は，( 岩月ほか，2009) で報告され
ている値と調和的であり，炭酸塩の沈殿水温は 10 ～ 50℃程度と見積もられている．これらの炭酸
塩は，優勢な微生物群集組成が硫酸還元菌からメタン生成菌に変化した以降に沈殿したものと考えら
れている．
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本研究で用いた炭酸塩の沈殿速度は明らかではないが，炭酸塩の形成環境が変化すれば炭素・酸素
同位体比も変化する可能性がある．そのため，同一の炭酸塩脈から局所的に試料を切削し，炭酸塩脈
中の酸素・炭素同位体比の均一性を検討した．炭酸塩試料はHDB10-2，ES-1，PBV-01-1，SAB1-8
を対象とし，研磨片を作成した後，高精度マイクロミルシステム（いずもWeb，Geomill326）を用
いて切削した（図 2.1.2.2-13）( 坂井，2009)．切削深度は 300 μm程度とした．得られた炭素・酸
素同位体比を表 2.1.2.2-14 に示す．いずれの試料においても，酸素・炭素同位体比に大きな変化は
見られなかった．そのため，これらの試料においては炭酸塩の沈殿過程で大きな環境の変化はなかっ
たと考えられる．

表 2.1.2.2-3　炭酸塩試料の安定同位体組成．

図 2.1.2.2-13　安定同位体分析に用いた炭酸塩試料の切削部の写真．

(i) HDB10-2，(ii) ES-1，(iii) PBV01-1，(iv) SAB1-8．
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表 2.1.2.2-4　局所的に切削した炭酸塩試料の安定同位体組成．

(4) 地下水分析
地下水は，幌延深地層研究センターの研究地下坑道から採取した（図 2.1.2.2-14）．採水した地下

水試料は，採水後即座にフィルターでろ過した（孔径 0.45 μm）．塩素濃度はイオンクロマトグラフ
ィーで分析した．また，ろ過直後に硝酸を添加した試料を用いて，ヒ素およびセレンの濃度を ICP-
MS で測定した．さらに，地下水を真空引きしたテフロンコートガラスバイアル瓶に嫌気的に封入し，
冷蔵保存した試料を用いて，HPLC-ICP-MS でヒ素の化学形態分析を行った．
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図 2.1.2.2-14　幌延深地層研究センターの地下坑道における地下水の採水位置図（日本原子力研究開発機構提供）．

地下坑道内で採水された地下水中のヒ素およびセレンの定量結果を表 2.1.2.2-5 に示す．地下水中
のセレンは ICP-MS の検出限界値以下であった．一方でヒ素は，0.20-1.08 μg/L の範囲で地下水に
含まれており，塩素濃度と正の相関を示した（図 2.1.2.2-15）．地下水中のヒ素が，幌延地域の地下
に存在する化石海水を一つの端成分として分布している可能性が示唆される．HPLC-ICP-MS による
ヒ素の化学形態分析では，地下水中の塩素に起因する 40Ar35Cl のピークが 75As のクロマトグラム上
で確認されたが，亜ヒ酸やヒ酸とは異なる保持時間を示した（図 2.1.2.2-16）．地下水中のヒ素由来
のピークは，特にヒ素濃度が高い深度 350 mの地下水で明確に現れ，それが亜ヒ酸であることが確
認された．
深度 140 mおよび 250 mの地下水は，これまでにもその水質や化学成分がモニタリングされてお

り，( 天野ほか，2012) によってその詳細がまとめられている（表 2.1.2.2-5）．地下水のカルシウム
濃度，pHおよびアルカリ度からはカルサイトの飽和度 (Saturation Index = [Ca2+][CO3

2-] / Ksp
calcite）

が計算できる．幌延の地下水温は 15°C 前後示すことが多いことから，15°C での飽和度をMinteq 
(Gustafsson，2009) を用いて計算した．pH7前後の中性を示す地下水は，ほとんどがカルサイトに
飽和していた．深度 140 mの地下水には酸化還元電位の報告値があるため，それぞれの地下水環境
をヒ素の Eh-pH図上にプロットすると，そのほとんどが，亜ヒ酸の安定領域にあることが分かる（図
2.1.2.2-17）．幌延地域の深度 140-350 mにある地下水では，亜ヒ酸が主要な化学種となる還元的な
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環境で，カルサイトが沈殿していることが期待される．
また，9つの炭酸塩脈に近い位置で採取されたコア間隙水の水質データ ( 天野ほか，2012) を表

2.1.2.2-6 に示す．炭酸塩脈と共存する地下水のほとんどはカルサイトに飽和していることが分かる．
pHと酸化還元電位からは，炭酸塩脈に近い地下水が亜ヒ酸とヒ酸の境界付近の酸化還元環境にある
ことが示された（図 2.1.2.2-17）．

表2.1.2.2-5　地下坑道内で採水された地下水のヒ素，セレン，塩素濃度，および天野ほか（2012）で報告された水質データ．

図 2.1.2.2-15　地下坑道内で採水された地下水中の塩素濃度とヒ素濃度の相関関係．
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図 2.1.2.2-16　地下水中のヒ素のクロマトグラム．

図 2.1.2.2-17　ヒ素の Eh-pH ダイアグラム．

各シンボルは立坑内の地下水および各炭酸塩脈（HDB10-1， HDB10-12，ES-1，PBV01-1，SAB1-8，SAB2-5）に近い
コア間隙水のEh-pH条件を示す．
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表 2.1.2.2-6　炭酸塩脈の近くの間隙水水質データ．

a	 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（2009）；天野ほか（2012）
b	 Saturation Index：天野ほか（2012）および産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（2009）をもとに，Ca濃度，
HCO-濃度，pH（at site）値を使って，M inteq（Gustafsson，2009）を用いて計算

c	 標準水素電極でのORP値に再計算
d	東立坑に近いSAB-1の間隙水データを参照

(5) 炭酸塩脈のバルク分析
深地層から採取された 12 個のカルサイト試料は，岡井 (1998) と Poulton and Canfield (2005) を

参考に酸分解した．粉末化されたカルサイト試料は，pH4.5 に調整された酢酸 - 酢酸アンモニウム緩
衝溶液中で 24 時間かけて 25°C で分解し，フィルターでろ過した後，120°C で乾固，さらに硝酸へ
の溶解と乾固を繰り返し，最終的には 2％硝酸ベースの溶液に調整した．これらの鉄，マンガン，マ
グネシウム，ストロンチウム濃度は ICP-AES を用いて，ヒ素およびセレン濃度は ICP-MS によって
定量した．その結果を表 2.1.2.2-7 に示す．地下水同様，カルサイト中のセレンも検出限界以下であ
った．1) で述べた通り，カルサイト中のセレンの価数比（セレン酸と亜セレン酸の比）は，カルサ
イト沈殿時の周囲の酸化還元状態の情報を持つと期待されるが，幌延のカルサイト試料では，セレン
を用いた酸化還元環境の復元は困難であると考えられる．二価の陽イオンは，多いものから鉄，マグ
ネシウム，マンガン，ストロンチウムの順でカルサイト試料に微量元素として含まれていた．SAB2-
11 のカルサイト試料だけは，微量元素の中で Mg 濃度が最も高い．一方でカルサイト中のヒ素は，
11-120 μg/kg の範囲で定量された．
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表 2.1.2.2-7　カルサイト試料中の微量元素濃度．

次に，カルサイト試料中の鉄，ヒ素，セレンの化学状態を，蛍光 XAFS 法を用いて決定した．
XAFS 実験は，SPring-8(BL01B1) および KEK-PF(BL-12C) において行った．ヒ素の XANES スペク
トルを図 2.1.2.2-18(a) に示す．HDB9-1g と SAB1-9w の 2 つからは，価数比を決定するのに十分
な質のXANES スペクトルが得られた．いずれの試料でも，硫化物中のヒ素であるAsS およびヒ酸
として存在していることが分かった（表 2.1.2.2-8）．これらの試料に対しては，鉄の XANES も測
定し，カルサイト中の鉄がシデライトとアンケライトから成ることが示された（図 2.1.2.2-18 (b)，
表 2.1.2.2-8）．この地域の堆積岩には，一般的に多くのパイライト（FeS2）含まれる ( 平賀・石井，
2008)．粉末化されたカルサイト試料中には，母岩である堆積岩が少なからず含まれている可能性が
あるため，ヒ素のXANES で示されたAsS はパイライト中のヒ素に起因するものと考えられる．ヒ
素は，炭酸塩鉱物よりも硫化物に多く濃集する傾向にあるため (Smedley and Kinniburgh，2002)，
たとえパイライトの存在量が少量だとしても，パイライトからのヒ素の寄与はXANES 上に強く現れ
る．一方で，鉄のXANES からはパイライトなどの硫化物の存在は示されなかった．これは，鉄を含
む鉱物相のうち，アンケライトやシデライトに比べてパイライトの量が極端に少ないためと考えられ
る．このように，たとえカルサイト試料を測定していたとしても，バルク分析では微量に含まれる他
の鉱物の影響を受ける．次に述べるX線マイクロビームを用いたXANES 分析では，鉱物相別の化
学形態分析が可能であり，カルサイト相以外からの影響がバルク分析よりも小さいことが期待される．

表 2.1.2.2-8　炭酸塩試料中のヒ素および鉄の XANES 分析のフィッティング結果．
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図2.1.2.2-18 (a)ヒ素の標準物質およびカルサイト試料（HDB9-1gとSAB1-9w)中のヒ素のバルクK端XANESスペクトル．
(b) 鉄の標準物質およびカルサイト試料（HDB9-1g，SAB1-9w，SAB2-11w)中の鉄のバルクK端XANESスペクトル．

太線は標準スペクトルによるフィッティングの結果を示し，点線のスペクトルは各標準物質の寄与を示す．

(6) 炭酸塩脈局所分析
炭酸塩脈の局所分析を行うX線マイクロビーム実験用に，各炭酸塩脈の薄片を作成した．母岩を

含む炭酸塩脈はエポキシ樹脂に埋設した後，厚さ 50 μmにまで両面を研磨した．X線マイクロビー
ム実験は SPring-8 (BL37XU) にて行った．また，薄片表面には 20 nmの厚さで炭素を蒸着させ，電
子線マイクロアナライザ (EPMA) 分析の測定に供した．
X線マイクロビームを用いたカルサイト中の微量元素の局所分析は，HDB9-1，SAB1-9，および

SAB2-11 に対して行った．薄片試料上のカルサイト相を対象として，そこに含まれる微量元素の分
布を調べるため，EPMA分析および μ-XRF 分析から二次元元素マッピングを作成した．EPMA分
析において，カルサイトは電子ビームによるビームダメージを強く受けるため，EPMAと μ-XRF 分
析では，同じ試料でも異なる領域を分析した．図 2.1.2.2-19 に示されるHDB9-1 の炭酸塩脈は，ネ
ットワーク状に発達した脈石「HDB9-1w」である．SAB1-9w の薄片では，晶洞の壁に発達する
カルサイト結晶が観察されたため，結晶の最も外側（晶洞側）で元素マッピング分析を行った（図
2.1.2.2-20）． SAB2-11 の薄片で観察されるカルサイト相もまた，晶洞の壁に付着するカルサイト結
晶「SAB2-11w」に対応する（図 2.1.2.2-21 (a)）．この結晶は母岩部から晶洞内に向かって成長した
と考えられ，晶洞に接する部分から母岩部に向かっての元素マッピングを測定した（図 2.1.2.2-21）．
晶洞の壁に付着する SAB1-9w と SAB2-11w のカルサイト結晶には，晶洞側に向かって鉄の明瞭な
ゾーニング（帯状分布）が観察された．
SAB1-9w と SAB2-11w のゾーニングの特徴を詳細に調べるため，レイヤーごとの微量元素濃度

を EPMAにて分析し，さらにX線マイクロビームを用いた鉄のXANES 分析を行った．カルサイト
中でゾーニングを示す鉄は，レイヤーごとに鉄の濃度は変化するものの（図 2.1.2.2-20），XANES
スペクトルに違いは見られず，その化学形態はほとんど変化しないことが分かった（図 2.1.2.2-22）．
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EPMAによる定量結果では，SAB1-9w 中の鉄とマグネシウム濃度で正の相関（r2= 0.92）が見られ
た（表 2.1.2.2-9）．SAB2-11w では，マグネシウムの分布にゾーニングは観察されず，その濃度に
も鉄との強い相関は見られなかった（r2= 0.23）．一方で，カルサイト中のマンガンは，EPMA分析
よりも高感度な μ-XRF 分析において，SAB1-9w と SAB2-11w のどちらも鉄と相関する明瞭なゾー
ニングを示した（図 2.1.2.2-20 (d)，図 2.1.2.2-21 (d)）．いずれの元素マッピングでも，カルシウム
は一様な分布を示すことから，これらのゾーニングは晶洞中の地下水の化学環境の変化を反映して
いると考えられる．一方，このようなゾーニングは，HDB9-1w の炭酸塩脈上では観察されなかっ
た．SAB1-9w や SAB2-11wと異なり，HDB9-1w は地下水の化学組成が変化するよりも先に，カル
サイトの沈殿が空隙を埋めたと考えられる．また，SAB1-9w で観察されたマグネシウムのゾーニン
グが SAB2-11w では確認されなかったことも，共存する地下水の化学成分の影響を受けている可能
性がある．これらの炭酸塩脈に近いコア間隙水の塩素とマグネシウム濃度を比較すると，SAB1-9（Cl: 
10,741 mg/L，Mg: 148 mg/L）は SAB2-11（Cl: 3,600 mg/L，Mg: 23 mg/L）よりも高い濃度を示
した．幌延地域の地下水中の高い塩素とマグネシウム濃度は古海水を起源とするため，SAB1-9 は古
海水の影響がより強い地下水中で沈殿したと考えられる．ただし，EPMAによって定量されたマグ
ネシウム濃度には SAB1-9w と SAB2-11w で大きな違いが見られないため，マグネシウム濃度がゾ
ーニングの有無を決める直接の要因ではないと考えられる．
カルサイト中のヒ素の化学形態分析は，HDB9-1wおよび SAB2-11wを対象として行った．Micro-

XRF 分析による元素マッピングからは，HDB9-1wの炭酸塩脈が母岩中の空隙に染み込む形で発展し
ていることが分かり，炭酸塩脈の中にも母岩中のパイライトと考えられる鉄やヒ素の濃集部位が確認
されている（図 2.1.2.2-19 (c)）．これらの濃集部位を避け，炭酸塩脈上を対象とした 3点（s01-s03）
において鉄とヒ素の μ-XANES 分析を行った（図 2.1.2.2-23，2.1.2.2-24，表 2.1.2.2-10）．s01 で
は鉄の XANES によってパイライトの存在が示され，ヒ素のXANES 上にも AsS の影響が強く現れ
た．s02 と s03 では，どちらも鉄はアンケライトと水酸化鉄であるゲーサイトを示したが，ヒ素の化
学状態は異なった．s02 には硫化物由来のヒ素（FeAsS や AsS）が 80%以上を占め，s03 は亜ヒ酸
とヒ酸だけで 90%以上を占めた．s02 の鉄の XANES 分析からは硫化物の存在は示されなかったが，
s02 と s03 で測定された蛍光X線スペクトルを比較すると，s02 は s03 に比べて強い亜鉛の蛍光X
線が確認された（図 2.1.2.2-25）．亜鉛は硫化物を形成しやすいため，鉄のXANES では見られない
硫化物が s02 には存在する可能性があり，硫化物の存在を示すヒ素のXANES はその影響を強く受
けたと考えられる．s01-s03 で示された亜ヒ酸とヒ酸は，アンケライトを含む炭酸塩脈（カルサイト），
もしくはゲーサイトに由来すると考えられる．
SAB2-11 で得られたヒ素の μ-XRF マッピングでは，鉄のようなゾーニングは確認されなかった（図

2.1.2.2-21 (c)，(d)）．母岩中で確認されたヒ素の濃集ポイントと（s14），ヒ素の分布が比較的多い
母岩との境界付近のカルサイト（s15）において，XANES スペクトルによるヒ素と鉄の化学形態分
析を行った（図 2.1.2.2-23，図 2.1.2.2-24，表 2.1.2.2-10）．s14 はパイライトが含まれているため，
ヒ素もAsS の XANES スペクトルが示された．一方，s15 もパイライトを含むためAsS の寄与が確
認されたが，70%以上をアンケライト（カルサイト）相由来のヒ酸が占めた．
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図 2.1.2.2-19　HDB9-1w の炭酸塩脈と元素マッピング．

(a) 薄片写真および反射電子像．q01-q03: EPMAによる微量元素の定量点．(b) 薄片の偏光顕微鏡写真およびμ-XRFによる
二次元マッピング領域．(c) μ-XRFによる元素マッピング．s01-s03:ヒ素のμ-XANESの測定点．
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図 2.1.2.2-20　SAB1-9w のカルサイトと元素マッピング．

(a) 炭酸塩脈の写真． (b) 晶洞に向かって成長するカルサイト結晶の反射電子像．EPMAおよびμ-XRFによる二次元マッピン
グ領域を示す．(c) EPMAによる元素マッピング．q04-q10: EPMAによる微量元素の定量点．(d) μ-XRFによる元素マッピ
ング．s04-s08:鉄のμ-XANESの測定点．注：Asのマッピング図の白色部は赤色よりもさらに濃度が高い．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

109

図 2.1.2.2-21　SAB2-11w のカルサイトと元素マッピング．

(a) 晶洞をはさむように成長するカルサイト結晶の反射電子像． (b) EPMAによる元素マッピング．Q11-q15: EPMAによる
微量元素の定量点．(c) μ-XRFによる元素マッピング．s09-s13:鉄のμ-XANESの測定点．(d) μ-XRFによる元素マッピング．
s14-s15:鉄およびヒ素のμ-XANESの測定点．注：Asのマッピング図の白色部は赤色よりもさらに濃度が高い．
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表 2.1.2.2-9　EPMA による定量分析結果．

図2.1.2.2-22　鉄の標準物質および鉄のゾーニングが観察されるSAB1-9wとSAB2-11wのカルサイト相における鉄のK端μ
-XANESスペクトル．
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図2.1.2.2-23　ヒ素の標準物質およびHDB9-1w(s01，s02，s03)とSAB2-11w(s14，s15)のカルサイト相中のヒ素のK端
μ-XANESスペクトル．

太線は標準スペクトルによるフィッティングの結果を示し，点線のスペクトルは各標準物質の寄与を示す．

図2.1.2.2-24　鉄の標準物質およびHDB9-1w(s01，s02，s03)とSAB2-11w(s14，s15)のカルサイト相中の鉄のK端μ
-XANESスペクトル．

太線は標準スペクトルによるフィッティングの結果を示し，点線のスペクトルは各標準物質の寄与を示す．
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表 2.1.2.2-10　炭酸塩試料中のヒ素および鉄のμ -XANES 分析のフィッティング結果．

図 2.1.2.2-25　HDB9-1w のカルサイト相における蛍光 X 線スペクトル．

s03 に比べて，s02 のスペクトル上には亜鉛の蛍光 X 線が強く現れる．

(7) ヒ素から予測されるカルサイト沈殿時の環境復元
本研究で明らかになったカルサイト相中の鉄やマンガンの分布，特に明瞭なゾーニングを示す

SAB1-9w と SAB2-11wからは，カルサイトが形成する過程で沈殿時の環境が変化していることが示
唆された．鉄やマンガンは酸化還元電位に敏感な元素であるため，そのゾーニングは酸化還元環境の
変動を記録している可能性がある．しかしながら，これらの元素は 2価の陽イオンとしてしか取り
込まれないため，それぞれの価数が変化する酸化還元電位よりも “高いか低いか ”という制限しか与
ない．一方で，ヒ素のように価数の異なる化学形態がどちらも取り込まれる元素は，カルサイト中の
価数比とそれぞれの分配係数を利用して，沈殿時の酸化還元電位に定量的な値を与えることが可能で
ある．カルサイト中のヒ素の価数比からは，ヒ酸と亜ヒ酸の分配係数に基づいて (Yokoyama et al.，
2012)，溶液中の価数比，つまりは酸化還元電位を復元することが可能である（図 2.1.2.2-26）．ヒ
素によって特定の酸化還元環境を復元することが出来るのは，亜ヒ酸とヒ酸の両方が取り込まれた
場合のみである．XANES 分析によるヒ素の価数比の決定には，4%の誤差が含まれる (Takahashi et 

al.，2003)．そのため，カルサイト中のヒ素の価数比をXANES 分析によって決定した場合は，‒130 
mV～ ‒51.5 mVの Eh環境を復元することが可能となる．
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局所分析によって，HDB9-1w のカルサイト相には亜ヒ酸とヒ酸の両方が含まれているポイント
が存在した．このポイントには同時にゲーサイトの存在も示されたが，仮にこの亜ヒ酸とヒ酸がす
べてカルサイトに由来するならば，このカルサイト中の亜ヒ酸とヒ酸の正味の価数比（AsIII：AsV
＝ 52：48）が示す形成時の酸化還元電位は，‒93.4 mV である．一方でHDB9-1g からは，バルク
XANES 分析によってヒ酸のみが検出された．XANES 分析を利用したヒ素の価数比決定における誤
差を考慮すると，復元される酸化還元電位は ‒51.5 mV 以上となる．HDB9-1g と HDB9-1w では，
形成時期が異なる可能性が示唆された．HDB9-1 近くの間隙水には酸化還元電位のデータがないた
め，現在の酸化還元環境と比較することはできない．カルサイト中のヒ素濃度と価数比からは，分
配係数に基づいて，沈殿時の溶液側のヒ素濃度を推定することができる．ヒ酸のみを含むHDB9-1g 
は 0.24 μg As/L と見積もられ（＝ 0.12/490×103），これは現在の地下水と近いレベルのヒ素濃度で
ある．一方で，取り込まれにくい亜ヒ酸も含むHDB9-1w は，溶液側が約 200 μg As/L（= 0.096×
103×(0.52/490+0.48/0.23)）と見積もられる．これは現在の地下水に比べて 3桁も高い濃度であり，
HDB9-1wのカルサイトが現在の地下水とは異なる環境にて形成されたことを示唆する．
晶洞に形成された結晶である SAB1-9w や SAB2-11w のカルサイトからは，それぞれバルク分析

とマイクロビーム分析によって，ヒ酸のみがXANES により検出された．これも亜ヒ酸の存在が 4%
以下であるすると，価数比から予想される沈殿時の酸化還元電位は，‒51.5 mV以上となる．SAB1-
9w と SAB2-11wも，近くの間隙水には酸化還元電位に関するデータがないため，現在の酸化還元環
境と比較することはできない．カルサイト中に分配したヒ素がすべてヒ酸の分配係数に基づくとする
と，カルサイト沈殿時の溶液中のヒ素濃度は，SAB1-9w は 0.18 μg/L（＝ 0.086/490×103），SAB2-
11w は 0.20 μg/L（＝ 0.099/490×103）と見積もられる．先述したように，地下水中のヒ素濃度と
塩素濃度が相関するならば，SAB2-11 近くの間隙水の塩素濃度（Cl: 3,600 mg/L）からは，地下水
中のヒ素濃度が約 0.6 μg/L であると見積もられる．これはカルサイト中のヒ素濃度から見積もられ
た地下水ヒ素濃度（0.20 μg/L）と同じレベルであり，SAB2-11w が現在の地下水から沈殿している
ことが示唆される．一方で，SAB1-9w 近くの間隙水は，塩素濃度が 10,000 mg/L 以上と高く，カル
サイト中のヒ素濃度から見積もられた地下水ヒ素濃度（0.18 μg/L）よりも高濃度のヒ素を含むこと
が予想される．そのため SAB1-9w は，カルサイト結晶が晶洞内で成長する過程で，現在よりもヒ素
濃度の低い地下水と過去に接していた可能性が考えられる．
ただし，本研究で復元した Ehは pH 7 および温度 25 度を仮定した場合の計算値である．カルサ

イトへのヒ素の分配係数は，温度，イオン強度，pH，炭酸塩の成長速度等に依存して変化し得るも
のであるため，算出した Ehの取り扱いについては注意が必要である．今後，分配係数を様々な条件
下で決定し，現場の地質学的背景から推定される条件に近い実験条件下で決定された分配係数から過
去のEhを復元する必要がある．さらに，対象微量元素の挙動を左右し得る共存鉱物の存在についても，
より詳細な検討が必須である．
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図 2.1.2.2-26　酸化還元電位に対する溶液中のヒ素の価数比の変化，およびカルサイト中のヒ素の価数比の変化．

カルサイト中に亜ヒ酸とヒ酸が両方取り込まれた場合，‒130 mV ～ ‒51.5 mV の Eh 範囲を復元することが可能である．

これまで，幌延地域の地下に産出する炭酸塩脈が形成された当時の酸化還元環境を復元するため，
地下水および炭酸塩中のヒ素とセレンの分析結果を示した．地下水はそのほとんどが亜ヒ酸の安定な
還元的な環境にあった．一方で，カルサイトに取り込まれているヒ素はヒ酸であることが多く，亜ヒ
酸よりもヒ酸のほうが選択的に分配するという先の室内実験の結果と同じ傾向を示した．カルサイト
中のヒ素の価数分析では，ヒ酸と亜ヒ酸の濃度比が得られた場合，カルサイト沈殿形成時の酸化還元
電位を推定できると期待される．また，本研究の多くの試料でみられたように，カルサイト中のヒ素
がヒ酸のみであった場合は，カルサイト形成当時の酸化還元環境が ‒51.5 mV以上であるという制限
が得られる（厳密には，亜ヒ酸の分配係数は 0.23 L/kg‘ 以下 ’ であるため，下限値 -51.5 mVはさら
に低い可能性がある）．この酸化還元電位は，共存する水の pHを 8とし，イオウが共存する場合の
代表的な鉄の Eh-pH 図 (Brookins，1987) に基づくと，鉄がパイライトを形成する環境よりも酸化
的である．したがって，カルサイト中で亜ヒ酸が見られないことは，沈殿形成時の固相中の鉄化学種
に示唆を与えられる可能性がある．
一方唯一，亜ヒ酸とヒ酸の両方が取り込まれていたカルサイトからは，特定の酸化還元環境を示す

ことができ，これらはより還元的な環境で沈殿したと考えられる．この環境では，パイライトの形成
が可能で水酸化鉄の生成は抑制されていた可能性がある．放射性廃棄物に含まれるアクチノイドは，
硫化物よりも酸化物に親和性が高いと考えられる．したがって，カルサイト - ヒ素の redox 計から推
定可能な鉄鉱物の違いが，当時の地下水中のアクチノイドの挙動推定に役立つ可能性がある．
カルサイトを用いてより詳細な酸化還元電位を復元するには，セレンのような異なる酸化還元電位

で価数が変化するような微量元素を組み合わせることが理想的である．しかし，幌延地域のセレンは
地下水と炭酸塩のどちらからも検出されなかったため，本地域ではセレンを指標に用いて酸化還元環
境を復元することが困難であった．
しかしながら，カルサイトは，その後の酸化還元状態の変化による変質は少ないと期待される鉱物

である．そのため，カルサイト中の微量元素を用いた酸化還元状態の特定が可能であれば，沈殿形成
時の酸化還元環境を復元するための有力な手法になり得ることは論を待たない．したがって，今後ヒ
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素やセレン以外の元素でも同様の手法が確立できることが示され，これらの元素の化学種解析から，
酸化還元環境の復元予想範囲にさらに制限を加えることができると期待される．

3) まとめと今後の課題
本研究では，室内実験において，カルサイトに固定されるヒ素やセレンの価数比は，共存する水溶

液中のこれらの元素の価数比に相関することが分かった．カルサイトへの分配係数は価数によって異
なるので，分配係数の違いを考慮することで共存する溶液中の価数比を推定でき，異なる価数間の酸
化還元反応が平衡にある場合，この価数比から酸化還元電位（Eh）を直接に決定できる可能性を示
すことができた．この結果に基づき，カルサイト中のヒ素やセレンの価数比を用いた酸化還元状態の
特定を幌延地域の炭酸塩脈に適用した．セレンはカルサイト中の濃度が低く，セレンの価数比を決め
ることはできなかった．一方，ヒ素ではXANES スペクトルから価数比が得られ，共存する水中の酸
化還元環境を推定することができた． 
今後カルサイトを用いてより詳細な酸化還元電位を復元するには，他のオキソ酸陰イオンでカルサ

イトへの分配挙動が異なる元素（例えばモリブデンやタングステン）への適用し，複合的に考察する
必要がある．
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2.1.3　時間スケールに応じた水質変動予測のためのモデル化手法の整理
【実施内容】
短期的（数 100 年オーダー）での人為的擾乱と回復過程，長期的（10万年オーダー）での地下水

化学環境変化を予測するための手法として，前者は平成 24年度までに実施した岩石－水反応と微生
物の影響による水質変動を評価する数値解析モデルを用いた地下施設建設中における表層水の地下施
設への移動，埋め戻し後の水質回復過程のケーススタディによって，水質変動に影響を与える要因を
抽出する．後者に関しては，岩石－水反応と海水準変動を考慮した水理－地化学連成解析モデルによ
って，酸化還元環境の変動範囲を予測する手法の検討を行う．以上の成果は，原子力規制委員会が作
成する精密調査に対する判断指標あるいは技術指針の知見として反映される．

【成果】
2.1.3.1　処分施設埋め戻し後の水質変動解析手法
1) 目的
地下研究施設および地下処分場などの建設により，長期にわたり還元的条件を維持してきた地下環

境は酸素に晒されることになり，さらに地下水を通して拡散する酸素により酸化的な環境が拡大する
ことが予想される．放射性廃棄物の地層処分を考慮した場合，オーバーパックの健全性維持や放射性
核種の溶解・拡散の低減には，還元環境を維持することが望ましいと考えられている（例えば本田・
谷口，1999）．一方で，地下深部に存在する微生物は酸化還元反応の触媒として働き，熱力学の順序
にしたがって，酸素，硝酸，鉄，マンガン，硫酸，無機炭酸を電子受容体として利用しつつ還元環境
を回復する（Fredrickson and Fletcher, 2001；天野ほか，2012）．地下環境の微生物バイオマスは，
地上と比較しても同程度のレベルで存在すると見積もられており（Whitman et al., 1998），坑道掘削，
埋戻しに伴う地下環境の撹乱がそれらの微生物群集に影響を及ぼす一方で，還元環境への回復に対す
る寄与についても評価する必要がある．本業務では，地下処分場建設時から埋戻し時までの水理環境
や地下水の水質に変動・変化をもたらすと考えられる事象・要因について，水理地質特性，地下水化
学・生物化学環境等のデータに基づくシミュレーションを実施する．そのために，浸透流解析ソフト
ウェアを用いて非定常断面二次元飽和地下水流動解析を実施し，そこで得られた地下水流速分布に基
づいて地球化学計算ソフトウェアを用いて，水質・微生物バイオマス等の経時変化の予測を行う．

2) 数値解析手法
本研究では，地下水の流速分布の評価について飽和・不飽和浸透流解析ソフトウェアG-TRAN/3D 

for Dtransu-3D・EL（以下G-TRAN）を，地下水の生物学的および非生物学的に進行する化学反応
については The Geochemist’s Workbench（Aqueous Solutions LLC, IL）（以下GWB）を採用した．

・化学・微生物反応シミュレータ
GWBはイリノイ大学水文地質学研究室によって開発され，酸化還元反応を含む化学反応のみなら

ず，微生物反応の速度論的解析も可能な地球化学計算ソフトウェアである．化学反応の計算に際して
は，既存の汎用的ソフトウェアである PHREEQCなどと同様の熱力学的データベースを搭載してい
る上に，解析によって必要と考えられる化学種や酸化還元反応を新たに追加することも可能である．
微生物反応に関する解析モデルは，主に Bethke et al.（例えば 2003）の提唱する微生物代謝理論に
基づいて開発・改良が進められてきた．これまでにも本ソフトウェアは，培養試験における微生物代
謝反応に関する検証（Davidson et al., 2009）や，帯水層の水質の変化に対する微生物の影響評価（Park 
et al., 2009）などに利用され，微生物反応の予測に関する計算結果は，実測値と整合的に表現され
ている．
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GWBにおける微生物反応式は，微生物の代謝反応を記述する一般的なMonod 式を基本骨格とし
ている（式 2.1.3.1-1）．さらに同式では，地下水中の酸化還元反応における自由エネルギーと，微生
物の各代謝様式のATP合成における自由エネルギーの差を含む項（FT）が，代謝の駆動力に関わる
因子として新たに考慮されている（式 2.1.3.1-2）．また，GWBは微生物反応の速度論的解析のデー
タを利用し，設定された各反応様式に対応した微生物のバイオマスを計算することが可能である（式
2.1.3.1-3）．その反応方程式では，細胞収率，減衰定数，および速度論的解析で求められた微生物反
応速度が考慮される．
熱力学データベースは，GWB付属の Thermo.com.V8.R6+_v2.dat を使用した．当該データベー

スは，GWB付属の Thermo.com.V8.R6+.dat を基本としつつ，本業務に際し不要な化学種を省略
するなどの修正を加えたものである．仕様に提示された酸化還元反応，鉱物挙動，pH関連の反応は，
上述した当該データベースを用いることによって対応することが可能であり，それらの反応や生成物
の挙動等を追跡することができる．

 
式 2.1.3.1-1

 

式 2.1.3.1-2

 
式 2.1.3.1-3

3)  モデル設定
・解析対象範囲
図 2.1.3.1-1 に解析領域の要素図を示す．モデルは矩形の鉛直二次元断面とし，鉛直方向に

1,050m，水平方向に 2,050mの領域を設定した．各要素形状も矩形（正方形）とし，掘削・埋戻し
される空洞（以下空洞部）については１要素（50m×50m）で表現した．空洞部を示す要素は上端が
深度 500m，左端はモデルの左側方境界から 1,000mとなるように設定した．
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図 2.1.3.1-1　解析モデル要素図．

・境界条件
①左右の側方境界，ならびに底面は不透水とする
②上面については圧力固定を行い，動水勾配は 1/1,000 とする（本解析ではモデル上面の左端に
全水頭 2.05m,　右端に 0mを設定）

③空洞部有りの期間中は，空洞部要素の周囲に浸出面境界を設定する
④埋戻し後の空洞部には，ベントナイトを充填するものとする

・解析期間
掘削前の定常状態の取得の後，大気開放期間を 50年，埋戻し後は，流れ場が定常状態になるまで，

最大 50万年を解析期間とした．

・水理地質特性
帯水層ならびにベントナイトの水理地質特性（透水係数，有効間隙率，および比貯留係数）を下記

に示す．帯水層のデータについては小出・前田（2001）の報告を参照し，ベントナイトのデータに
ついては文献調査によって得られたデータ（藤田ほか，2007）を基本ケースとして採択した．

表 2.1.3.1-1　基本ケースの水理地質特性．

4) 水理シミュレーションの解析結果
掘削前および空洞有りの期間におけるベクトル図および全水頭コンター図を図 2.1.3.1-2 に，埋戻

し後の図を図 2.1.3.1-3 および図 2.1.3.1-4 に示す．なお流速ベクトル図においては，流速の大小に
かかわらず，すべて同じベクトル長として表示している．
掘削前の定常状態では，設定された動水勾配を反映して，まず左端上部より下方および斜め下方へ

の浸透流が認められ，モデル中央部では右方向への流向を示し，右端上部に流出するというベクトル
場が形成された．同様に，全水頭も左端上部からモデル全体を経由して右端上部へと向かって減少す
る傾向が認められた．それらの定常状態から，続く空洞部の大気開放に伴って，空洞部を中心とした
同心円状の全水頭分布，ならびに空洞部へ向かうベクトル分布へと変化した．50年後に至るまでに，



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

119

全水頭の低下傾向ならびにベクトルの空洞部指向は領域全体に拡大した．
埋戻し後は，全水頭が徐々に増加し，300 年後に掘削前の状態に回復した．空洞部に向かっていた

流速ベクトルは，100 年後程度まで鉛直下方に向かい，100 ～ 300 年にかけて，徐々に水平成分が
回復していた．

図 2.1.3.1-2　掘削前・空洞有りの期間における流速ベクトル図および全水頭コンター図．
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図 2.1.3.1-3　埋戻し後における流速ベクトル図および全水頭コンター図．
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図 2.1.3.1-4 埋戻し後における流速ベクトル図および全水頭コンター図．

5) シミュレーションによる水質変動の将来予測
・シナリオ設定
収束した条件設定に基づき，掘削前を 100 万年間，空洞有りの期間を 50年間，埋戻し後を 10万

年間として，以下のシナリオ設定を行った．各シナリオにおける水理特性およびメタン，炭酸塩イ
オン濃度の設定を表 2.1.3.1-2 に示す．また，本解析で考慮する微生物の反応様式を表 2.1.3.1-3 に，
微生物反応のパラメータを表 2.1.3.1-4 に示す．

表 2.1.3.1-2　シナリオ基本設定．
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表 2.1.3.1-3　微生物代謝の反応様式ならびに代謝反応式．

※1. 硝酸還元：Raghoebarsing et al.（2006）
※2. マンガン還元，鉄還元，硫酸還元：Beal et al.（2009）

表 2.1.3.1-4　微生物反応シミュレーション入力値※ 1（再掲）．

※1. 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（2012）
※2. GWBでの単位系（基質濃度はmol，微生物量はmg/kg）に変換．微生物量の単位においては，溶媒1L=1kgとして表記

シナリオ1（基本シナリオ）
表 2.1.3.1-5 で示す水質条件を設定した．特に CH4 濃度については，微生物反応で用いられる電

子供与体が地層中から断続的に供給されることを想定し，初期条件の濃度で固定とした．シナリオ 1
を基本シナリオとし，比較検討用に下記のシナリオをそれぞれ設定した．
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表 2.1.3.1-5　ケース１の初期条件および流入水の水質．

※1. 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（2012）
※2. 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（2013）
※3. Fukuda et al.（2010）
※4. シナリオ1におけるメタン濃度については初期水質の濃度で固定

シナリオ2
シナリオ 1 から水理条件はそのままに，CH4 濃度固定を解除し，流入水の CH4 濃度を初期条件の

10 倍の濃度に設定したケース

シナリオ3
シナリオ 1 から水理条件はそのままに，CH4 濃度固定を解除して Fukuda et al. (2010) の CH4 濃

度および HCO3
- 濃度を採用し，かつ流入水の CH4 濃度を初期条件の 10 倍の濃度に設定したケース

シナリオ4
シナリオ 1 から帯水層およびベントナイトの透水係数を一桁上げ，CH4 濃度固定を解除し，流入

水の CH4 濃度を初期条件の 10 倍の濃度に設定したケース

シナリオ5
シナリオ 1 から帯水層およびベントナイトの透水係数を一桁上げ，CH4 濃度固定を解除し，

Fukuda et al. (2010) の CH4 濃度および HCO3
- 濃度を採用し，かつ流入水の CH4 濃度を初期条件の

10 倍の濃度に設定したケース

その他の解析条件
①酸化還元種

微生物反応に関与する以下の 6 組の酸化還元種について，酸化還元カップリングを解除し，それ
らの濃度変化は主に微生物反応依存とした．

CH4/HCO3
-, N2/NO3

-, MnO2/Mn2+, Fe3+/Fe2+, SO4
2-/HS-, H2/H+
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②GWBにおける空洞部の設定条件
・	空洞有りの期間中，および埋戻し後は，2.3×10-4 mol/L の酸素濃度を含む流入水と同様の水質

条件を空洞部に設定
・	空洞有りの期間中では，空洞部要素の空隙率を 1とし，100 m3/day で排水する井戸を設定
・	掘削前および埋戻し後の空洞部の空隙率は，それぞれ帯水層（0.059）およびベントナイト（0.21）

の値を設定
・	埋戻し後の空洞部には，6種類の微生物について 1×10-10 mg/kg のバイオマスを設定

③流速場の切り替えステップの設定
・	掘削前 100 万年間：定常状態であるため，100 万年間の流速場は不変
・	空洞有り50年間：最初の30日間は1日ごと，続いて1年後までは30日ごと（330日目のみ35日），

続く 50年後までは 1年ごとに流速場を切り替え（図 2.1.3.1-5）
・	埋戻し後 10万年間：50年後までは空洞有りと同様，続いて 200 年後までは 10年ごと，500 年

後までは 50年ごととし，以降は 1,000 年後，5,000 年後，10,000 年後，50,000 年後，および
100,000 年後までをそれぞれ 1ステップとした（図 2.1.3.1-5）

なお，水質や微生物バイオマスなどの解析結果は，切り替えステップごとに，そのステップを少
なくとも 10 分割した時間で出力される設定とした．解析ステップのイメージを図 2.1.3.1-5 に示す．
例えば，切り替えステップが 10年間であれば，その流速場の中で 1年ごとのデータが出力される．
ただし，1,000 ～ 10,000 年は 1,000 年ごと，10,000 ～ 100,000 年は 10,000 年ごとの出力設定と
した．

図 2.1.3.1-5　空洞有りの期間および埋戻し後の流速場の切り替えステップのイメージ．

ただし，シナリオ 1 のみ，50 ～ 500 年後は 50 年間隔で 9 ステップ．

・解析結果
各シナリオにおける掘削前・空洞有りの期間の各解析期間終了時，ならびに掘削後のモデル領域

における各パラメータの分布をコンター図として，シナリオごとに示した（シナリオ 1のみメタン
濃度は不掲載）．また，仕様の指示により，酸素濃度は 0～ 4×10-8 mol/L，メタン濃度は 0～ 9.6×
10-3 mol/L，Eh（SO4

2-/HS-）は -0.34 ～ -0.16 V，バイオマスは 0～ 0.32 mg/kg の範囲で表示する
ものとした．

シナリオ1
・酸素濃度（図2.1.3.1-6）
掘削前の 100 万年の解析において，空洞部の上部および上流部に位置する要素（P1 ～ P6）の酸

素濃度は，解析開始から徐々に濃度が増加し，100 万年後にはほぼ定常状態に達した．
空洞有りの期間には，モデル最表層の P1，P5 および P13 において，初期に酸素濃度の顕著な増
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加が認められ，その後漸減し，約 4.0×10-8 mol/L の濃度でほぼ一定となった．
埋戻し後は，空洞部で埋戻し時の要素条件設定を反映して大気圧飽和の 2.3×10-4 mol/L 付近の

値を示し，その後減少したものの，60,000 年を経過しても 5.0×10-5 mol/L を超える濃度で推移し
た．埋戻し後の酸素濃度は3.0×10-8 mol/Lまで減少した．最表層ならびに空洞部付近以外の要素では，
掘削前の 100 万年後以降，埋戻しの解析終了時まで大きな変化は認められなかった．

・Eh(SO4
2-/HS-)（図2.1.3.1-7）

空洞部の上部および上流部に位置する要素の Eh（SO4
2-/HS-）は，掘削前の解析開始時の -0.33V

から徐々に上昇し，100 万年後には約 -0.22V 付近でほぼ一定となった．その後空洞有りの期間は大
きな変化は認められなかったものの，埋戻し後にはわずかに上昇する傾向が認められた．

・好気性菌バイオマス（図2.1.3.1-8）
掘削前の 100 万年間の解析では，すべての要素における好気性菌バイオマスがその初期値 2.8×

10-3 mg/kg から急速に減少し，一部を除いて，他の要素ではいずれも解析条件として設定された下
限値 1×10-10 mg/kg を示した．空洞有りの期間では，最表層の要素で好気性菌バイオマスの顕著な
増加が認められ，空洞有りの 50年後には 0.01 mg/kg に達した．続く埋戻し後は，最表層でもバイ
オマスは減少し，解析終了時には最大 2.5×10-5 mg/kg となった．一方，空洞部付近の要素においては，
好気性菌のバイオマスは急速に増加し，1×10-6 オーダーの値で推移した．

・硫酸還元菌バイオマス（図2.1.3.1-9）
2.8×10-4 mg/kg と設定した初期値を除き，解析期間を通してすべての要素で設定下限値の 1×10-10 

mg/kg となった．
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図 2.1.3.1-6　シナリオ 1 における酸素濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-7　シナリオ 1 における Eh（SO4
2-/HS-）コンター図．
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図 2.1.3.1-8　シナリオ 1 における好気性菌バイオマスコンター図．
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図 2.1.3.1-9　シナリオ 1 における硫酸還元菌バイオマスコンター図．

シナリオ2 
シナリオ 1の CH4 濃度固定を解除し，流入水のCH4 濃度を初期条件の 10倍に設定．
（コンター図：図 2.1.3.1-10 ～図 2.1.3.1-14）

・酸素濃度（図2.1.3.1-10）
掘削前の解析では，いずれの要素においても酸素濃度はほぼ定常状態に達した．空洞有りの期間は，

最表層の要素において微生物反応に伴う濃度の変動が見られ，20 年程度で定常状態となった．埋戻
し後は，空洞部周辺の要素では空洞有り以前と比較して高い値で推移した．一部はシナリオ 1と同



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

130

様に 2.3×10-4 mol/L から漸減した．空洞部周辺以外の要素における埋戻し後の酸素濃度はシナリオ
1と同様の変化傾向を示したが，2万年後にわずかに減少し，その後回復傾向を示した．

・メタン濃度（図2.1.3.1-11）
空洞部上流側ならびに空洞部付近のメタン濃度は，掘削前の解析 100 万年後にほぼ定常状態に達

し，埋戻し後まで大きな変化は認められなかったが，空洞部下流では，埋戻し後にわずかに増加する
傾向を示した．

・Eh(SO4
2-/HS-)（図2.1.3.1-12）

Eh（SO4
2-/HS-）もメタン濃度同様に，空洞部上流側ならびに空洞部付近は，掘削前の解析 100 万

年後にほぼ定常状態に達し，空洞部下流側では埋戻し後にわずかに上昇する傾向を示した．空洞部で
は，ベントナイト中の組成を反映して直後は低い Eh（SO4

2-/HS-）を示したが，その後徐々に周辺要
素と同レベルに回復した．

・好気性菌バイオマス（図2.1.3.1-13）
掘削前の 100 万年間の解析では，すべての要素において初期値 2.8×10-3 mg/kg から急速に減少し，

ほぼ下限値 1×10-10 mg/kg を示した．空洞有りの期間では，最表層で好気性菌バイオマスの顕著な
増加が認められ，空洞有りの 50年後には 0.01 mg/kg に達した．埋戻し後は，最表層でもバイオマ
スは減少し，ほぼ下限値を示した．一方，空洞部付近の要素においては，好気性菌バイオマスは急速
に増加し，1×10-6 オーダーの値で推移した．

・硫酸還元菌バイオマス（図2.1.3.1-14）
空洞有りの期間は最表層でバイオマスの増加が認められ，50年後には 1×10-3 オーダーに達した．

埋戻し後は漸減し，10,000 年後には掘削前と同様の値を示した．
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図 2.1.3.1-10　シナリオ 2 における酸素濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-11　シナリオ 2 におけるメタン濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-12　シナリオ 2 における Eh（SO4
2-/HS-）コンター図．
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図 2.1.3.1-13　シナリオ 2 における好気性菌バイオマスコンター図．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

135

図 2.1.3.1-14　シナリオ 2 における硫酸還元菌バイオマスコンター図．

シナリオ3
シナリオ 1から水理条件はそのままに，CH4 濃度固定を解除して Fukuda et al. (2010) の CH4 濃

度およびHCO3
- 濃度を採用し，かつ流入水のCH4 濃度を初期条件の 10倍の濃度に設定したケース．

（コンター図：図 2.1.3.1-15 ～図 2.1.3.1-19）
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・酸素濃度（図2.1.3.1-15）
シナリオ 3の酸素濃度は，シナリオ 2とほぼ同様の経時変化を示した．ただし，空洞部周辺の要

素の埋戻し後については，シナリオ 2とは異なる結果が示され，P9で急速に濃度が低下し，その周
辺の要素でも概ね 2.0×10-8 mol/L よりも低い値で推移した．

・メタン濃度（図2.1.3.1-16）
メタン濃度については，掘削前は 100 万年を経過しても多くの要素で定常状態に達しておらず，

埋戻し後においてもそれらは継続して増加傾向を示した．

・Eh(SO4
2-/HS-)（図2.1.3.1-17）

酸素濃度と同様に，シナリオ 2と類似の経時変化を示した．埋戻し後は，シナリオ 2よりも急速
に定常状態まで上昇した．

・好気性菌バイオマス（図2.1.3.1-18）
好気性菌バイオマスは，空洞部周辺を除き，概ねシナリオ 2と同様の経時変化を示した．約 5年

後に最大値 1.6 mg/kg を示した後に漸減し，周辺の要素では解析期間を通して 1×10-10 mg/kg で変
化は見られなかった．

・硫酸還元菌バイオマス（図2.1.3.1-19）
硫酸還元菌バイオマスにおいても，主に最表層の要素でのみ，空洞有りの期間にバイオマスの増加

が認められ，50年後には 1×10-2 オーダーまで達した．それらの要素は埋戻し後にバイオマスが漸減
する一方，320 年後に最大 1.8×10-4 mg/kg まで増加した．
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図 2.1.3.1-15　シナリオ 3 における酸素濃度コンター図．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

138

図 2.1.3.1-16　シナリオ 3 におけるメタン濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-17　シナリオ 3 における Eh（SO42-/HS-）コンター図．
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図 2.1.3.1-18　シナリオ 3 における好気性菌バイオマスコンター図．
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図 2.1.3.1-19　シナリオ 3 における硫酸還元菌バイオマスコンター図．

シナリオ4
シナリオ 1から帯水層およびベントナイトの透水係数を一桁上げ，CH4 濃度固定を解除し，流入

水のCH4 濃度を初期条件の 10倍の濃度に設定したケース
（コンター図：図 2.1.3.1-20 ～図 2.1.3.1-24）
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・酸素濃度（図2.1.3.1-20）
掘削前の解析は約 36万年で停止したものの，その時点での酸素濃度はいずれの要素においてもほ

ぼ定常状態に達した．最表層の要素で空洞有りの初期に顕著に増加したものの急速に減少し，掘削前
と同程度の値を示した．空洞有りの約 10年後から，空洞部周辺の要素において，酸素濃度の微増傾
向が認められた．埋戻し後は，最表層のにおいて一時的な酸素の消費が認められた後，ほぼ定常状態
まで回復した．

・メタン濃度（図2.1.3.1-21）
いずれの要素においても，掘削前約 36万年間で定常状態に達し，その後の解析では大きな変化は

認められなかった．

・Eh(SO4
2-/HS-)（図2.1.3.1-22）

メタン濃度と同様に，掘削前約 36 万年間で定常状態に達し，埋戻し直後に低い値を示した P9を
除き，いずれの要素でも大きな変化は認められなかった．

・好気性菌バイオマス（図2.1.3.1-23）
掘削前の解析では，一部約 36 万年後に 1.5×10-4 mg/kg であったことを除き，すべての要素にお

いて初期値から急速に減少し，いずれも下限値 1×10-10 mg/kg を示した．空洞有りの期間では最表
層で好気性菌バイオマスの顕著な増加が認められ，50年後には 0.1 mg/kg オーダーに達した．続く
埋戻し後は，最表層でもバイオマスは減少し，100 年後には掘削前の値（1.5×10-4 mg/kg）を示した．
一方，空洞部付近の要素においては，好気性菌バイオマスは増加傾向を示し，1×10-5 ～ 1×10-7 オー
ダーの値で推移した．

・硫酸還元菌バイオマス（図2.1.3.1-24）
掘削前は上流側最表層で 3.7×10-5 mg/kg であったことを除き，いずれも 1×10-10 mg/kg となった．

空洞有りの期間は，最表層では 1×10-2 オーダーで推移し，空洞部より浅層に位置する要素でも，50
年後にはそれぞれ 1.2×10-8，2.8×10-5，および 2.3×10-5 mg/kg までそれぞれ増加した．埋戻し後は
概ね漸減するものの，47,360 年の期間中に再度バイオマスが増加および減少する変化を示す要素が
認められた．ただし，それらの最大値を示す時期は異なり，1×10-5 ～ 1×10-6 オーダーのバイオマス
であった
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図 2.1.3.1-20　シナリオ 4 における酸素濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-21　シナリオ 4 におけるメタン濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-22　シナリオ 4 における Eh（SO4
2-/HS-）コンター図．
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図 2.1.3.1-23　シナリオ 4 における好気性菌バイオマスコンター図．
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図 2.1.3.1-24　シナリオ 4 における硫酸還元菌バイオマスコンター図．

シナリオ5
シナリオ 1 から帯水層およびベントナイトの透水係数を一桁上げ，CH4 濃度固定を解除して

Fukuda et al. (2010) の CH4 濃度およびHCO3
- 濃度を採用し，かつ流入水のCH4 濃度を初期条件の

10倍の濃度に設定したケース．
（コンター図：図 2.1.3.1-25 ～図 2.1.3.1-29）

・酸素濃度（図2.1.3.1-25）
掘削前の解析では，約 35万年後で計算が停止したものの，いずれの要素においても酸素濃度はほ

ぼ定常状態に達していた．空洞有りの初期に，最表層で顕著に増加したものの，その後急速に減少し，
約 3.5×10-8 mg/kg 付近で一定の値を示した．空洞部の浅層に位置する要素では，空洞有りの 10 年
後程度から酸素濃度が微増した．埋戻し後は空洞周辺および空洞上部において一時的に低下し，その
後に回復傾向が認められた．
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・メタン濃度（図2.1.3.1-26）
いずれの要素においても，掘削前の約 35万年間でほぼ定常状態に達し，その後は大きな変化は認

められなかった．

・Eh(SO4
2-/HS-)（図2.1.3.1-27）

Eh（SO4
2-/HS-）についても，掘削前の解析でほぼ定常状態に達し，最表層で空洞有りの 10 年後

までに一時的に上昇するものの，10年後以降，そして埋戻し後も大きな変化は認められなかった．

・好気性菌のバイオマス（図2.1.3.1-28）
掘削前の解析の終了時には，上流側最表層で 1.5×10-4 mg/kg だったことを除き，すべての要素で

下限値 1×10-10 mg/kg となった．空洞有りの期間では最表層で好気性菌バイオマスの顕著な増加が
認められ，特に空洞上部においては 0.2 mg/kg まで達した．続く埋戻し後のバイオマスは最表層で
も減少傾向を示し，1万年後には上流側で掘削前の値（1.5×10-4 mg/kg）に，下流側では約 30年後
に 1.0×10-10 mg/kg となった．一方，埋め戻された空洞部では，埋戻し 5日後までに 1.6 mg/kg の
バイオマスを示した後，7年後には 1×10-10 mg/kg まで低下した．

・硫酸還元菌バイオマス（図2.1.3.1-29）
掘削前は上流側最表層のみで 2.3×10-4 mg/kg の値を示し，他では 1×10-10 mg/kg であった．空洞

有りの期間は，空洞部よりも深部の要素を除き，概ね増加する傾向を示した．埋戻し後はシナリオ 4
と同様に，約 1万年の解析期間中に，バイオマスの増減を繰り返す要素が認められた．

図 2.1.3.1-25　シナリオ 5 における酸素濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-26　シナリオ 5 におけるメタン濃度コンター図．
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図 2.1.3.1-27 シナリオ 5 における Eh（SO4
2-/HS-）コンター図．
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図 2.1.3.1-28　シナリオ 5 における好気性菌バイオマスコンター図．
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図 2.1.3.1-29　シナリオ 5 における硫酸還元菌バイオマスコンター図．

6) 考察
今回の解析で設定された 5つのシナリオにおける酸素濃度について見てみると，空洞有りの期間

に流入速度が増加する最表層，および埋戻し後に大気圧飽和の酸素を含む空洞部で，一時的にそれぞ
れ 1×10-7 オーダー，1×10-4 オーダーとなるものの，その他のすべての要素では全解析期間を通して
1×10-8 オーダーの値（概ね 4×10-8 mol/L 未満）を示した．特に埋戻し後において，空洞部に隣接す
る要素で酸素濃度に経時的な増加傾向が認められなかったことは，空洞部周辺に存在する微生物反応
が酸素の流下・拡散に対し抑制的に働いたことを示している．またこれまでに，瑞浪深地層研究所で
採取された地下水中の溶存酸素濃度は検出限界（2×10-2 mg/L）未満であることが示されている（産
業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012）．ここで，解析で得られた酸素濃度 4×10-8 mol/L
はおよそ 1.3×10-3 mg/L に単位換算されることから，今回の解析条件で想定される深部地下環境に
おいても，酸素濃度は検出限界未満の濃度レベルで推移することを示している．
水質条件におけるメタン濃度の違いをもとに，シナリオ 2と 3，シナリオ 4と 5のそれぞれの組

み合わせで好気性菌バイオマスの変化を比較すると，メタン供給量が大きく異なるにもかかわらず，
解析の全期間を通して大きな差異は認められなかった．このことは，好気性菌バイオマスの変化を制
約する要因が，今回の解析ではメタン濃度ではなく酸素濃度であったことを示している．
同様のシナリオの組み合わせで硫酸還元菌バイオマスを比較すると，メタン濃度の大きいシナリオ

3および 5では，相対的にバイオマスが増加する傾向が認められた．さらに，流速に着目して比較し
た場合，流速の大きいシナリオ 4および 5では，それぞれ同じ水質条件のシナリオ 2および 3と比
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較して，硫酸還元菌バイオマスが顕著に増加した．以上の比較の結果は，流速の増大に伴う流入硫酸
イオンの増加，また同時に好気性菌が消費しきれずに残留したメタンの流下，すなわち硫酸還元反応
の電子供与体および電子受容体の供給によって微生物活動が活発化したことを示している．
また，シナリオ 3の空洞部上部の深度 100m付近あるいはシナリオ 5の空洞部下流側の深度 200

～ 500m付近で見られた硫酸還元菌バイオマスの特徴的な増加は，例えばシナリオ 5の埋戻し 30年
後の地下水流速（最大で約 2×10-3 m/day ≒ 21 m/ 30y）を考慮すると，埋戻し後のベントナイトか
らの硫酸イオンの流下によるものではなく，空洞有りの期間に硫酸還元菌によって十分消費されなか
った硫酸イオンが，流れ場および流速が徐々に変化する過程で硫酸還元反応に利用されたためと考え
られる．まず掘削前の定常状態（図 2.1.3.1-30A および図 2.1.3.1-33A）では，空洞部下流側の最表
層は浸出面となるために反応基質の供給量は小さく，硫酸還元菌バイオマスは下限値（1×10-10 mg/
kg）まで減少していた．一方，空洞部上流側の最表層では，最大で 1×10-3 オーダーまで硫酸還元菌
バイオマスが増加した．続く空洞有りの期間には，そうしたバイオマス分布を有する最表層の要素に，
硫酸イオンおよびメタンを含む水が流入して空洞部に向けて流下するが，その際，空洞部上流側は，
最表層の硫酸還元菌バイオマスにより硫酸イオンの多くが消費されるため，地下 500m以浅の領域
の硫酸還元菌バイオマスの増加は見られなかった．それとは対照的に，空洞部下流側では最表層で消
費しつくされずに通過して流入する基質を利用し，空洞部にかけての領域で硫酸還元菌バイオマスが
増加した．掘削前から埋戻し後までの流速・流向の一連の変化に伴い，流入水が微生物反応に先立っ
て到達した領域で周辺よりも相対的に高い硫酸イオン濃度を示すこととなり（図 2.1.3.1-30C および
図 2.1.3.1-33C），その結果として埋戻し後 300 年程度の期間に，特徴的な増加傾向を示したと言え
る．ただし当該領域で硫酸還元菌バイオマスが埋戻し約 60 年後に最大値 2.6×10-3 mg/kg を示した
後 170 年程度で，下限値の 1×10-10 オーダーまで速やかに減少しているように，この特徴的な増加
傾向は埋戻し後初期の一時的なものであると考えられる．
　これまでに，瑞浪超深地層研究所内から採取された地下水において，微生物による硫酸の消費

速度が 0.2 ～ 3.2 nM/y となることが示されている（伊藤ほか，2013）．ここで微生物 1 cell ＝ 2.8
×10-13 g（Medigan et al., 2003）とすると，既往の研究で検出された瑞浪地域の深地層における硫
酸還元菌バイオマス（1.0×101 ～ 1.0×104 cells/mL）（村上ほか，1999）は，GWBにおける単位系
（mg/kg）でおよそ 9.5×10-6 ～ 9.5×10-3 mg/kg に換算される．この硫酸還元菌バイオマス，および
本解析で硫酸還元菌について設定された微生物反応式におけるメタンと硫酸イオンのmol 比（CH4 
+ SO4

2- → HCO3
- + HS- + H2O, 表 2.1.3.1-3），ならびに上記硫酸消費速度から，GWBにおける最

大比基質消費速度（単位時間当たりに単位微生物量が消費する基質量）に相当するパラメータ値を求
めると，6.7×10-16 ～ 1.1×10-11 mol/mg sec の範囲となる．本解析において採用した硫酸還元菌の最
大比基質消費速度は 2.33×10-10 mol/mg sec（表 2.1.3.1-4）であったことから，シミュレーション
上の硫酸還元反応に関しては，原位置の条件と比較して単純に 10倍から 106 倍の微生物反応速度を
設定していたと言える．最大比基質消費速度の単位が示すように，微生物反応速度は基質濃度および
バイオマスの変化によって敏感に変動することから，適切なサンプルの実測値を用いることで，原位
置を想定してさらに精度を上げた解析が可能になると考えられる．
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図 2.1.3.1-30 シナリオ 3 の硫酸還元菌バイオマスに関するコンター図（1）．

硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-5 mg/kg，硫酸イオンの表示範囲は 1.1×10-4 ～ 1.05×10-4 mol/L とした．

図 2.1.3.1-31　シナリオ 3 の硫酸還元菌バイオマスに関するコンター図（2）．

埋戻し 10 ～ 120 年後，硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-4 mg/kg とした．
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図 2.1.3.1-32　シナリオ 3 の硫酸還元菌バイオマスに関するコンター図（3）．

埋戻し 130 ～ 300 年後，硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-4 mg/kg とした．
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図 2.1.3.1-33　シナリオ 5 の硫酸還元菌バイオマスに関する説明補足コンター図（1）

硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-4 mg/kg，硫酸イオンの表示範囲は 1.1×10-4 ～ 1.05×10-4 mol/L とした

図 2.1.3.1-34　シナリオ 5 の硫酸還元菌バイオマスに関する補足説明コンター図（2）．

埋戻し 10 ～ 120 年後，硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-4 mg/kg とした．
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図 2.1.3.1-35　シナリオ 5 の硫酸還元菌バイオマスに関する補足説明コンター図（3）．

埋戻し 130 ～ 300 年後，硫酸還元菌の表示範囲は 0 ～ 5×10-4 mg/kg とした．
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2.1.3.2　海水準変動を考慮した長期的水質変化予測手法
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．これらの放射性核種の放射能の減衰には時間を要するも
のも多いので，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，長期的な地下水化学環境変化を予測するための手法の一環として，岩石 - 水反応と海水準変動
を考慮した水理 - 地化学連成解析モデルによって，地下水流動に海水の関与する場の酸化還元環境を
予測するための数値シミュレーションと数値モデル構築を取り上げる．ここでは，その手法の基本的
な取り組み方を提示して，安全審査の基本的考えかたの整備に資することを目指す．

2) 研究の概要
海水準変動によって海水と淡水の地下での混合が変動する環境をモデル化するにあたり，全く仮想

的な場を想定するよりも既存の観測データを可能な限り利用して比較できることが手法の信頼性など
を今後評価する上で望ましいことから，今回のモデル化では青函トンネル工事の際のデータ ( 例えば
Seki et al., 1980) が利用できる津軽海峡の地形を参考にモデル化することにした ( 図 2.1.3.2-1)．た
だし，今回は当該地域のモデル化そのものを目的としているわけではなく，モデル化の参考にとどめ
ているので，観測データと計算結果の比較はしない．

図 2.1.3.2-1　モデル化の参考とした地域の陰影図とその断面線．

緑線のAからBまでの断面を作成．DEMは陸域は国土地理院250mメッシュ，海域は日本海洋情報センター水深500mメッシ
ュを利用．
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海水と天水起源の淡水が地下で混合する場における酸化還元環境には様々な要因が影響している．
地表面の水はおそらく大気との平衡に近く，炭酸濃度や酸素濃度は大気平衡の値に近いであろう．し
かし，この水も土壌に浸透していく間に微生物の作用により酸素は減少し還元的になっていくであろ
う．一方，海底から地下に浸透する海水についても，海面では大気平衡の酸素濃度を有するであろう
海水も，一般には水深が大きくなるにつれ酸素濃度は低くなってくる ( 例えば川幡，2008 p.63)．こ
の酸素濃度が低い底層の海水は海底堆積物中を浸透して地下深部に向かう間には，やはり微生物の活
動により酸素を消費されてより還元的になると考えられる．
このような地表面や海底面から浸透する地下水の酸化還元状態を今回のモデルでどのように仮定す

るのかを検討した結果，大気平衡や海底面の底層海水の酸素濃度から出発して，土壌や海底堆積物の
影響を考慮しつつ深部での混合の影響を酸化還元について議論するのは複雑すぎることと，それに伴
い不確実性も大きくなることから現実的ではないと判断した．そこで今回は最初の取り組みでもある
ことから，課題を抽出するたたき台として，できるだけ単純化させたモデルとして，有機物を含む淡
水と海水が混合する環境で微生物による硫酸還元による酸化還元反応の影響を評価することを試みる
こととした．
この試みにおける技術的なポイントは次の 2点である．

①海水準の変動をシミュレーションでどのように表現するか．
②微生物による硫酸還元をシミュレーションにどのように取り込むか．

これらの取り組みの詳細については次節以降に記載する．単純化としては，水理モデルを 2次元
等方性多孔質モデルとした．青函トンネルは最も浅い所を掘削しているので，そのルート周辺の海底
地形は鞍状をなしている．したがってルートに沿った 2次元断面では適切な水理モデルとは言えな
いが，計算時間を実用的な時間内に収める上ではやむをえないものとした．この断面に沿う海底の最
深部は 136mで，最大海退時には陸化したものとした．また，微生物による還元も硫酸還元の他に
硝酸還元等々あるが，これについても硫酸還元に限った．
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) 水理モデルの詳細
解析領域は図 2.1.3.2-2 に示すように，水平約 50km，深さ約 5kmの 2次元で，水平方向に等分割，

鉛直方向に深いほうほどサイズを大きくする分割をして離散化した．陸域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，海域海底面に相当する最上部の要素に上載水柱に相当する
水圧と 10℃の固定水頭境界を設定した．地表面も海底面も水温は季節によって変動するが，おおよ
そ年間平均と考えて採用した値である．海水準変動は気候変動によって引き起されるので，ここに設
定した年平均水温も本来変わるはずであるが，今回はこの推定が難しいため変えずに一定とした．そ
の他の境界は不透水，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，その代わりに地表面 ( 海底面 ) 要素の体積を
事実上無限に近い大きな値にするという設定法を用いて境界条件を設定している．



第 2 章　精密調査結果の妥当性レビューに向けた検討

160

 
図 2.1.3.2-2　断面線 A-B に沿った 2 次元モデル．

要素の位置を + で示す．淡青色で塗色した範囲が海水準の変動範囲．

物性の設定は，多孔質等方モデルで，空隙率 5%，浸透率 1×10-15 m2，飽和熱伝導率 2.51 W/m℃，
乾燥熱容量 920 J/kg℃，乾燥密度 2,500 kg/m3 とした．
底面の要素に 6.6×104 J/sec, 要素 の熱源を設定した．これは 0.132 W/m2 の熱流量に相当する．

一般に熱流量は火山フロントで 0.2 W/m2，背弧側で 0.1 W/m2 ( 高橋，2000) とされているので，
この設定値は背弧側でやや高めの値に相当すると言える．
陸域の境界条件要素に塩濃度 0%の淡水を，海域の境界条件要素に塩濃度 3.5%の塩水を設定し，

熱塩流体を扱うことのできる TOUGHREACTモジュール EOS7 を使用した．
海水準変動は，最終氷期の変動パターン (Yokoyama and Esat，2011) を繰り返すものとしたが，

変動を連続的に計算条件に反映させることは困難なので，図 2.1.3.2-3 のように 7ステップの階段状
の設定とした．
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図 2.1.3.2-3　海水準変動とシミュレーションにおける近似．

海水準変動 (黒線) およびシミュレーションで用いた1サイクルの階段状の近似 (赤丸から赤丸までの青線) と対応するステッ
プ番号 (ピンク)．海水準変動はYokoyama and Esat (2011) による．

4) 化学モデルの詳細
化学反応を記述する系として，H2O，H+，Na+，Ca2+，Cl-，HCO3

-，HS-，SO4
2-，CH3COO- ( 以下，

Ac- と略記 ) の 9 化学種を 1次化学種とした．硫黄化学種が 2種，炭素化学種が 2種 1次化学種に加
わっているのは水溶液系を完全な化学平衡で記述していないためである．酸化還元反応を微生物によ
る非平衡反応としているためこのような 1次化学種の選択をしている．
また，計算の負荷を低減するため 1次化学種の反応によって導かれる 2次化学種についても常に

微量でしか存在しない化学種を除いた以下の 15種に限定した．

HAc，CaAc，NaAc+，CO2(aq)，CaCl+，CaHCO3
+，CaOH+，CaSO4(aq)，H2S(aq)，HSO4

-，
NaCl(aq)，NaHCO3(aq)，NaOH(aq)，NaSO4

-，OH-

岩石と溶液との反応および溶液からの沈殿は今回は考慮しなかったので，系で考慮する鉱物はない．
微生物の関与する溶液内非平衡反応は以下の硫酸還元式で表現される (Xu, 2008)．

Ac- + SO4
2- = 2HCO3

- +HS-

この反応の反応速度は以下の一般化された式により記述される (Xu et al., 2012)．
ri は反応 i の反応速度．sは反応速度を律速するメカニズムまたは反応経路を指し示し，M種加え
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ることを意味する．kis は反応速度定数，γi は化学種 j の活動度係数，Cj は化学種 j の濃度，νij は
化学量論数，Nl は product term を構成する化学種数，Nm はMonod ファクターの数，Cik は k-th 
Monod 化学種の濃度，KMik は k-th Monod Half-saturation constant，Np は inhibition factor の数，
Iip は p-th inhibition constant，Cip は p-th inhibition 化学種の濃度である．今回のモデルでは硫酸
還元式に対して，product term と inchibition term は考慮せず，Monod term は SO4

2- が関与する
として次の値を設定した (Xu, 2008)．なお，これらのパラメータの温度依存性は考慮しない．

Kis = 3.0×10-9 mol/kg,s
KMik = 0.001 

反応に関与する海水の化学組成は chlorinity35 とされる標準海水 (DOE, 1997) をもとに以下のよ
うに設定した．

pH 7.21 (10℃ )
Na+ 0.48616 mol/kgw
Ca2+ 0.01074 mol/kgw
Cl- 0.48616 mol/kgw
SO4

2- 0.01074 mol/kgw

地表境界条件に設定した陸水は純水とした．大気平衡の炭酸は無視し，酸素は深部の環境を論ずる
今回のモデルの前提として地表付近で消費し尽されていると仮定している．
以上の海水および陸水に対して，含有する有機物として両者共に酢酸と仮定し，酢酸ナトリウム 

(CH3COONa) の形でそれぞれに同濃度 5×10-4 mol/kgw を添加した．酢酸濃度は平成 23年度事業報
告書 ( 産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012) から瑞浪での値を参考にした．その他の溶
液内化学平衡にかかるデータは TOUGHREACT v.2 の thermok3.01.dat データセットを使用した．

5) 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のみで系が定常状態に到達するまで

進めた ( 図 2.1.3.2-4)．今回の場合，海水準変動パターンを 21 サイクル繰り返した時点で定常状態
と判断した．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既に記した化
学条件に従って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．以下の
記述ではここを起点とした時間表示を用いている．
なお，シミュレーションの進行にともない Ac- が枯渇する要素が出現することがある．

TOUGHREACT は 1次化学種が枯渇するとその濃度がアンダーフローともいえる値になって，それ
がマスバランスエラー判定に誤認されるきっかけとなる．このようにエラー判定される要素数が一定
数をこえるとシミュレーションは停止される．停止の原因がここに記したようにはっきりしており，
この原因は継続しても支障がないので，ソースコードをシミュレーションを停止せずに続行するよう
に改変して利用した．
リスタート後のH-T-C シミュレーションは海水準変動パターンで 21 サイクル繰り返して 234 万

年まで進めた．リスタート時の化学的初期条件は境界条件以外の全要素を海水で満たす場合と淡水で
満たす場合が考えられるが，どちらからリスタートしても同じ定常状態に到達することを確認してい
る．
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図 2.1.3.2-4　要素 AL120 (x=19,500m, z=-4,800m) における温度 ( 左 )，圧力 ( 右 ) の約 200 万年までの経時変化．

6) シミュレーションの結果
海水準変動で 21サイクルまで進めた今回のシミュレーションについて 11サイクル目の結果と 21

サイクル目の結果を比較すると，どちらもほぼ同じ状態にあるので，すでに 11サイクル目にはほぼ
定常状態にあるものと思われる．ここでは，より長時間経過した 21サイクル目の結果を図に示し，
物理化学変数分布のステップ間の変化，換言すれば海水準変動との関係についてまとめる．
温度分布 ( 図 2.1.3.2-5) はステップ間を通じてほとんど変化が認められない．地表水温 15℃，海

水温 10℃とあまり違いがないことが海水と淡水の混合状況が変わっても大局的な温度分布に影響し
ないものと思われる．
地下水の流動を表す流線は全体的にはポテンシャル駆動による高所から低所に向う流れとなってい

るが，海域では水平近距離で巡回するような流線が認められる．最大海退で海が消失するステップ 4
ではこれが認められなくなる．
地下水流動の鉛直方向ベクトルの大きさの分布を示す図 2.1.3.2-6 では海域の中央部を中心として

下降流が卓越し，これが陸域の高所から流れてくる地下水と合わさって沿岸域で上昇していることが
一連のステップ全体を通じた傾向となっている．また，最大海退のステップ 4ではもと海域であっ
た所でも上昇流傾向の広がりを見せている．このような傾向は淡水に比べて密度の高い海水の挙動と
して理解できる．
海水を特徴付ける成分はいくつかあるが，Cl について ( 図 2.1.3.2-7) 見ると高 Cl 濃度の領域は最

大海進時のステップ 1の次のステップ 2の時に最も広く拡がっている．海水準の上昇・下降にやや
遅れてCl 濃度の高低がついてきているようである．しかし，地表部の海域の拡大・縮小ほどには地
下のCl 濃度の変化はない．同様な傾向はNa，Ca，SO4 にも見られる ( 図 2.1.3.2-8 ～ 10)．密度の
高い塩水は地表部の海進・海退の影響を受けにくく一定の領域にフラッシュされにくく留まっている
ように見える．
Acは塩水の分布域で低い値をとっているが，低い領域の中でも浅所でやや高めの所があり，その

分布は海水準の変化の影響を受けている ( 図 2.1.3.2-11)．この濃度が今回のシミュレーションで扱
う硫酸還元の影響によるものであることがHCO3 ( 図 2.1.3.2-12) およびHS ( 図 2.1.3.2-13) の濃度
分布パターンとよく一致することからうかがわれる．海水準が低下して海退するにつれ，海水からの
硫酸塩の供給が絶たれ硫酸還元が進まなくなり，Ac- の増加，HSと HCO3 の減少が起きている．
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7) 考察
今回のシミュレーションでは，海域，陸域の変動によらず塩水化した地下水は停滞気味であること

がわかった．海域の中央付近では地下水は下降し，沿岸域で陸域高所から低所 ( 海岸 ) に向けて流動
する地下水とぶつかることによって共に上昇に転ずるかのような流線を描く．その結果，このぶつか
りあって上昇する部分が互いのフロントとなって塩水域と淡水域の棲み分けのような状態になって，
海域の塩水の停滞的な傾向を生じさせているのであろう．塩水の密度が高く，容易に淡水により置換
されにくいことも停滞傾向の一因であろう．こうした停滞傾向にもかかわらず，硫酸還元による酸化
還元状態は海水準変動にかなり影響されていると言える．この還元作用が微生物によるものとしてい
ることから，高温ではそうした活性はないはずであり，今回の計算結果についても深部の高温域は議
論の対象外とすべきであるが，海水の浸透が鍵となっているためか比較的浅い所に限られた現象とな
っているので今回に関してはあまり気にする必要はないのかもしれない．
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図 2.1.3.2-5 21　サイクル目の各ステップ最後の温度分布．

単位: ℃，流線上の黒丸は1000年ごとのマーカー，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: 
step4 (244.3Ma)，E: step5 (244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-6 21　サイクル目の各ステップ最後の鉛直方向流量分布．

単位: kg/sec (上昇正，下降負)，流線上の黒丸は1000年ごとのマーカー，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: 
step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 (244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-7 21　サイクル目の各ステップ最後の全 Cl 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-8 21　サイクル目の各ステップ最後の全 Na 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-9 21　サイクル目の各ステップ最後の全 Ca 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-10 21　サイクル目の各ステップ最後の全 SO4 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-11 21　サイクル目の各ステップ最後の全 Ac 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-12 21　サイクル目の各ステップ最後の全 HS 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3.2-13 21　サイクル目の各ステップ最後の全 HCO3 濃度分布．

単位: mol/kgw，A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 
(244.7Ma)，F: step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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図 2.1.3-14 21　サイクル目の各ステップ最後の pH 分布．

A: step1 (234.6Ma)，B: step2 (239.2Ma)，C: step3 (243.0Ma)，D: step4 (244.3Ma)，E: step5 (244.7Ma)，F: 
step6 (245.0Ma)，G: step7 (245.1Ma)．
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8)まとめと今後の課題
今回のシミュレーションでは，海域，陸域の分布変化によらず塩水化した地下水は停滞気味である

ことがわかった．海域の中央付近では地下水は下降し，沿岸域で陸域高所から低所 ( 海岸 ) に向けて
流動する地下水とぶつかってともに上昇に転ずるかのような流線を描く．その結果，このぶつかりあ
って上昇する部分が互いのフロントとなって塩水域と淡水域の棲み分けのような状態になって，海域
の塩水の停滞的な傾向を生じさせているのであろう．塩水の密度が高く，容易に淡水により置換され
にくいことも停滞傾向の一因であろう．こうした停滞傾向にもかかわらず，硫酸還元による酸化還元
状態は海水準変動にかなり影響されていることが明らかにされた．今回のシミュレーションは極めて
単純化されたモデルに基づいているが，提示された課題「岩石－水反応と海水準変動を考慮した水理
－地化学連成解析モデルによって，酸化還元環境の変動範囲を予測する」の取り組みの方向性を示す
ことができたとともに以下に示すようないくつかの課題も明確になった．

①　モデルに硫酸還元以外のその他の反応を考慮する．
②　酸化還元に鉄などの遷移金属が関与した場合の影響．鉱物が沈殿して硫化水素，鉄などが除去

される可能性があり，より現実的な水 - 岩石反応への展開．
③　シミュレーションの境界条件となる地下に浸透する陸水と海水のモデルとしてのより適切なキ

ャラクタライゼーション．例えば，酸素，炭酸ガス濃度，有機物の種類と濃度．
④　微生物の関与する反応を扱う場合の活性の温度依存性についての扱い．少なくとも温度が上昇

してある値を越えたら活性が失われる ( 死滅 ) するような機能をシミュレーションコードに入
れるべきではないだろうか．
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【まとめと今後の課題】
本課題においては，地下の水理環境および地下水水質の変動要因と将来予測技術として，時間，空

間スケールが異なる２種類の水質変動の評価，解析技術に関する検討を行った．本課題で得られた結
果と課題を以下に示す．
「施設周辺の地下水流動化学環境変化データの取りまとめと影響パラメータ抽出，不確実性の検討」
においては，精密調査で想定される地下施設からの調査により，詳細な生物化学特性の把握が可能と
なった．また，経時変化の測定によりベースライン特性と地下施設建設の影響が区別できることが明
らかになった．特に経時変化が見られた項目について，さらに長期的な観測により，擾乱の回復に関
する将来予測を行う上で必要な，データ取得が可能になるか検討を要する．
「原位置条件における微生物代謝活動の定量化」においては，水素資化性の硫酸還元活性は水素濃
度が高いと活性が低くなり，水素濃度が原位置に近いレベルで最も活性が高くなることが判明した．
これは通常のMonod 式で示される水素濃度上昇に伴って活性が高くなるAspo 実験施設での結果と
異なり最大活性速度も低い．しかし，硫黄同位体分別と地下水年代から求められた硫酸還元活性速度
と比較して速かった．これは，原位置での水素供給量が少なく，通常は硫酸還元菌が最大活性速度示
す環境が維持されていないことを示唆している．硫酸還元活性が確認できた高圧培養実験No.15（同
位体ラベル済）のNanoSIMS 分析結果によって，約 3割の微生物で炭酸と硫酸の取り込みが確認で
きたことから，水素資化性の硫酸還元菌が炭素固定を行っている可能性が示された．しかし，硫酸
還元活性が確認されているNo.14 の NanoSIMS 分析結果は硫酸の取り込みは確認できなかったため，
培養期間の短いサンプルのNanoSIMS 分析を行うことで，硫酸還元菌の水素依存性を確認すること
が今後の課題となる．
「長期の水質，酸化還元環境変動と将来予測手法」においては，花崗岩地域の割れ目充填鉱物のカ
ルサイトとパイライトに対して安定同位体比分析を実施した結果，カルサイトは，現在の淡水系地下
水から沈殿したと解釈されるものの他にも，海水・熱水からの沈殿物も検出された．一方，観察され
たパイライトが現在の地下水からではなく，過去の海進時の地下水から微生物の硫酸還元によって沈
殿している可能性が高いことを示した．今後は，これらの充填鉱物に対して微視的な安定同位体およ
び微量元素分析を実施することで，それぞれの充填鉱物の起源の信頼性向上と共に，地下水水質の復
元ができるものと期待される．
また，堆積岩地域を対象とした分析では，室内実験において，カルサイトに固定されるヒ素やセレ

ンの価数比は，共存する水溶液中のこれらの元素の価数比に相関することが分かった．カルサイトへ
の分配係数は価数によって異なるので，分配係数の違いを考慮することで共存する溶液中の価数比を
推定でき，異なる価数間の酸化還元反応が平衡にある場合，この価数比から酸化還元電位（Eh）を
直接に決定できる可能性を示すことができた．この結果に基づき，カルサイト中のヒ素やセレンの価
数比を用いた酸化還元状態の特定を幌延地域の炭酸塩脈に適用した．セレンはカルサイト中の濃度が
低く，セレンの価数比を決めることはできなかった．一方，ヒ素ではXANES スペクトルから価数比
が得られ，共存する水中の酸化還元環境を推定することができた． 
今後カルサイトを用いてより詳細な酸化還元電位を復元するには，他のオキソ酸陰イオンでカルサ

イトへの分配挙動が異なる元素（例えばモリブデンやタングステン）への適用し，複合的に考察する
必要がある．
「時間スケールに応じた水質変動予測のためのモデル化手法の整理」においては，処分場掘削の影
響に関して，微生物の水質変動への効果を組み込んだ水理−化学反応解析手法の適用および海水準変
動による水質変動に関する水理−地化学連成解析モデルの適用を行った．
前者では，微生物活動に関するパラメータ等を変化させたケーススタディによって，水質変動に与

える微生物活動の影響を評価することが可能であった．その結果，微生物活動のパラメータによって
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は，坑道埋め戻し後数百年において，硝酸塩イオン濃度および硝酸還元菌バイオマスが特徴的に増加
する場合があり得ることが示された．今後は，より現実的な不飽和流動等を含めた解析を実施する必
要がある．
後者においては，海域，陸域の分布変化によらず塩水化した地下水は停滞気味であることがわかっ

た．海域の中央付近では地下水は下降し，沿岸域で陸域高所から低所 ( 海岸 ) に向けて流動する地下
水とぶつかってともに上昇に転ずるかのような流線を描く．その結果，このぶつかりあって上昇する
部分が互いのフロントとなって塩水域と淡水域の棲み分けのような状態になって，海域の塩水の停滞
的な傾向を生じさせているのであろう．塩水の密度が高く，容易に淡水により置換されにくいことも
停滞傾向の一因であろう．こうした停滞傾向にもかかわらず，硫酸還元による酸化還元状態は海水準
変動にかなり影響されていることが明らかにされた．今回のシミュレーションは極めて単純化された
モデルに基づいているが，提示された課題「岩石－水反応と海水準変動を考慮した水理－地化学連成
解析モデルによって，酸化還元環境の変動範囲を予測する」の取り組みの方向性を示すことができた
とともに以下に示すようないくつかの課題も明確になった．

①　モデルに硫酸還元以外のその他の反応を考慮する．
②　酸化還元に鉄などの遷移金属が関与した場合の影響．鉱物が沈殿して硫化水素，鉄などが除去

される可能性があり，より現実的な水 - 岩石反応への展開．
③　シミュレーションの境界条件となる地下に浸透する陸水と海水のモデルとしてのより適切なキ

ャラクタライゼーション．例えば，酸素，炭酸ガス濃度，有機物の種類と濃度．
④　微生物の関与する反応を扱う場合の活性の温度依存性についての扱い．少なくとも温度が上昇

してある値を越えたら活性が失われる ( 死滅 ) するような機能をシミュレーションコードに入
れるべきではないだろうか．
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2.2　各自然事象による地下水流動系の変化の予測と定量的評価の検討
将来，処分地に影響を与える各自然事象のモデル化に基づいて，地下水流動が受ける影響の予測と

その定量的評価手法を検討する．
平成 24 年度までに，沿岸部の深層地下水データを収集し，地質状況，地下水の塩分濃度等の水質，

同位体データ等から得られる水文学的情報に基づく長期的な地下水流動場の変化の予測技術について
検討を行った．

平成 25 年度は，平成 24 年度までに実施された，海面変化による地下水流動系変化の予測技術に
関する検討結果を踏まえて，海面変化による地下水流動系の変化の予測技術に係る知見を基に，地質
学的なエビデンスと定量的評価手法に基づく，予測技術の一般化について検討し，問題点や不確実性
に係る課題を整理する．

2.2.1　地質学的なエビデンスと定量的評価手法
【実施内容】

平成 24 年度までの成果により，海面変化により地下水流動系が変化する規模に地域性があること，
および影響は堆積岩地域において相対的に小さいこと等がわかった．また，改良された定量的評価手
法では精度を向上した上で塩水年代と淡水年代を別々に評価できることから，塩水侵入や流出の状況
や時期の把握も可能となった．これらの知見を集約するとともに，新たに沿岸部の既存地下水試料の
分析と混合・年代解析を進めることにより，地質学的なエビデンスとしての海面変化の影響をとりま
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お
ける科学的知見に反映される．

【成果】
2.2.1.1　既存地下水試料の水質・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試料のうち，津軽平野，下北半島，仙台平野周辺，新潟平野，関東平
野，静岡県沿岸部，濃尾平野地域における既存地下水の 84 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)，全炭酸の炭素安定同位体比（δ13C）の分析を行った．
また，一部試料については，溶存ガスの希ガス組成（13 試料），ヘリウム同位体比 (3He/4He：13 試
料 ) の分析を実施した．この結果と 1.2 章にて測定した低レベルトリチウム濃度および深層地下水デ
ータベースに登録されている分析結果を利用して，上昇型の深部流体の混入や蒸発の影響がなく，浅
層水による希釈が評価できる 26 試料を選定して，放射性塩素同位体比 (36Cl/Cl) の分析を実施した．
また，36Cl/Cl 放射平衡値を計算するため，様々な種類の岩石 8 試料について，全岩化学分析を行った．
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．

水試料の分析結果については，新たに深層地下水データベースへの登録を行った．

2.2.1.2　定量的評価手法のとりまとめ
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) では，瀬戸内海沿岸地域の深層地下水（図

2.2.1.2-1）に対して 36Cl と 4He を適用し，海水成分および淡水成分それぞれの年代推定を行った．
ここでは，年代推定の精度向上のため，計算に必要となるパラメータを再検討した結果について示す
とともに，結果を解釈する上での問題点について述べる．図 2.2.1.2-2 に Cl 濃度と 36Cl/Cl との関係，
および放射壊変起源 4He(4Herad) 濃度と 36Cl/Cl との関係を示す．なお，ここでは上昇型の深部流体の
寄与が推定される試料（Li/Cl を指標とした）については，年代推定から除外した．また，Cl が 100 
mg/L 以下の試料についても，1.1.2 節で述べた海水成分の 36Cl/Cl の不確実性の影響が大きいため除
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外した．

図 2.2.1.2-1　瀬戸内海沿岸地域における地下水試料の分布．

図2.2.1.2-2　瀬戸内海沿岸地域における地下水試料のCl濃度と36Cl/Clとの関係（a），および放射壊変起源4He濃度（20Neに
よる脱ガス・大気混入補正値）と36Cl/Clとの関係（b）．

(a) 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 = (50 ± 25)×10-15，
Cl = 5 mg/L）との混合線．核実験起源の36Clの影響による典型的な36Cl/Clの範囲として，千葉県養老川流域の浅層地下水
のデータ(Tosaki et al., 2011)を示した．(b) 曲線は36Cl/Clと4Heの成長曲線．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア 
(2011, 2012, 2013)のデータを含む．

36Cl と 4He を用いた海水と淡水の年代評価手法では，第一段階として，地下水試料の 36Cl/Cl から
海水成分の 36Cl/Cl を計算する際に，淡水成分の 36Cl/Cl を仮定する必要がある（1.1.2 節）．この
値を求めるための最も直接的な方法としては，対象地域における降水，渓流水，あるいは浅層地下
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水の 36Cl/Cl を測定することが挙げられるが，涵養域における 36Cl の降下フラックスおよび降水に
よってもたらされる Cl の量を知ることができれば，以下の式を用いて推定することが可能である
(Andrews et al., 1994；Fontes and Andrews, 1994)．

ここで，R は 36Cl/Cl，F は 36Cl の降下フラックス（atoms m-2 s-1），P は年平均降水量（mm），Cp

は降水中の Cl 濃度（mg/L）である．
36Cl の降下フラックスは緯度に依存することが知られているが ( 例えば，Phillips, 2013)，ここで

は，緯度が概ね同程度と見なすことができるつくば市における 2004–2009 年の観測値である 32 ± 
2 atoms m-2 s-1 (Tosaki et al., 2012) を用いた．降水による Cl の供給量としては，東広島市におけ
る Cl 降下量の観測値 (1,231 mg m-2 yr-1; 山中ほか，2005) が利用可能であったため，この値を直接
用いた．これらの比をとると，36Cl/Cl は (48 ± 3)×10-15 と計算される．Cl の降下量は，実際には海
岸からの距離に依存するため，天水の 36Cl/Cl の空間的な変動を考慮して (50 ± 25)×10-15 と幅を持
たせた．その上で，対象地域の岩石（瀬戸内花崗岩類）の放射平衡値である 2.42–3.94×10-15( 森川・
戸崎，2013；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012) に達するまでの時間変化も考慮に
入れ，淡水成分の 36Cl/Cl を設定した．

海水成分の年代を解釈する上で問題となるのが，低 Cl 濃度の地下水試料における，淡水成分の
36Cl/Cl に起因する海水成分の 36Cl/Cl の不確実性である（1.1.2 節）．例えば，図 2.2.1.2-2(a) に示し
た千葉県養老川流域の浅層地下水のデータが表すように，核実験起源の 36Cl の寄与によって，淡水
成分の 36Cl/Cl は 1 オーダー以上変化する可能性がある．そのため，淡水成分の 36Cl/Cl を低く見積
もっていた場合には，海水成分の年代を過大評価してしまうことになり，年代やその分布の解釈が
大きく変わることにもなりかねない．図 2.2.1.2-2(a) に示されている地下水試料のうち，Cl 濃度が
1000 mg/L 以下の試料に関しては，トリチウム濃度は 1 試料（0.2 TU）を除き検出限界以下（<0.04 
TU）であるため，核実験起源の 36Cl の影響はほとんどないと考えられる．しかしながら，天水の
36Cl/Cl の空間分布を完全に考慮できているかどうかは必ずしも明確ではなく，低 Cl 濃度の地下水試
料から求めた海水成分の年代については，十分な検討を行った上で用いる必要がある．

また，4Herad の蓄積速度に関しては，帯水層の構造によって考慮の仕方が異なるため，対象地域の
水理地質構造を踏まえたモデルに基づいて設定する必要がある ( 森川・戸崎，2013；産業技術総合
研究所深部地質環境研究コア，2012)．瀬戸内海沿岸地域では，花崗岩の亀裂に存在する地下水が主
体であると考えられるため，堆積岩地域のような帯水層構造と同様に取り扱うことはできない．こ
こでは，岩石の化学組成から求めた原位置での 4He 生成量のみを考慮し，図 2.2.1.2-2(b) に示す成
長曲線を設定した．一般に，対象地域における地殻起源 4He フラックスの寄与を正確に考慮するこ
とは困難であり，ここで設定した 4Herad の蓄積速度は下限値として取り扱うべきである ( 森川・戸崎，
2013；産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，2012)．したがって，地殻起源 4He フラックス
の寄与の程度によっては成長曲線が右側に移動する可能性があり，それに伴って淡水成分の年代が大
きく変化し，解釈が変わることもあり得る．海水成分との年代差に関しても逆転する可能性があるた
め，淡水成分の年代を用いた解釈には注意が必要と考えられる．

上記を踏まえて検討を行った瀬戸内海沿岸地域における年代分布に関しては，海水準変動に伴う地
形変化と比較しながら，次項で詳細に議論する．
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2.2.1.3　地質学的なエビデンスの整理
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) では，日本列島の沿岸地域における深層地下水

中の塩水成分の年代を示した．今年度は，津軽平野，下北半島，仙台平野周辺，新潟平野，関東平野，
静岡県沿岸部，濃尾平野において，新たに 36Cl/Cl データを取得した．また，岩石の全岩化学組成の
分析を行い，沿岸地域の年代解析を進めた．海水成分の年代（平均値）の分布を図 2.2.1.3-1 に示
す．なお，分布の特徴をより明確にするため，Li/Cl から深部流体の寄与が顕著である地点は除外した．
また，1.1.2 節で述べたように，低 Cl 濃度の地下水試料の場合には海水成分の年代の不確実性が大
きい．特に，ここでは全地域において天水の 36Cl/Cl を適切に与えることが困難であるため，36Cl/Cl 
= 100×10-15（Cl = 5 mg/L）と仮定し，Cl >500 mg/L の地下水試料のみを抽出して示してある．

図 2.2.1.3-1　日本列島の沿岸地域における塩水の年代（海水成分の年代）の分布．

現在よりも海水準が100 m低下した場合（最終氷期最盛期に相当）の陸域上に示した．青系色は陸化する領域を表している．
各地点における年代は平均値で示している．

図 2.2.1.3-1 を見ると，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，天塩
平野，釧路平野，根釧台地，青森県上北平野内陸部，福島県浜通り，富山県砺波平野，大阪平野など
において海水成分の年代が 10 万年以上の古い傾向を示す．また，新たにデータを追加した仙台平野
周辺，関東平野，新潟平野，静岡県沿岸部，濃尾平野においても，同様に非常に古い年代を示す傾向
を示した．一方，堆積岩地域であっても，沿岸に近い地点の一部では若い年代を示している（下北半
島，上北平野，浜通り，大阪平野）．これらは，地質構造や地形的な要因を反映している可能性が考
えられる．

そこで，ここでは海面変化と地形変化との関係をより詳細に議論するため，瀬戸内海沿岸地域にお
ける現在の海底地形を基に，氷期―間氷期の海水準変動に伴う海岸線の変化および陸域の拡大・縮小
について，詳細に記述する．それを踏まえ，海水成分・淡水成分の年代分布と氷期の地形条件との対
応関係について検討を行う．加えて，瀬戸内海沿岸地域の中でも，若い海水の侵入が顕著に見られた
広島平野に注目し，海水侵入が及ぶ範囲について検討した．

　図 2.2.1.3-2 は，瀬戸内海沿岸地域において，氷期―間氷期の海水準変動に伴って，海岸線とそ
れに付随した陸域の範囲・地形がどのように変化してきたかを表している．瀬戸内海沿岸地域におい
ては，最終氷期最盛期における海水準は，現在よりも 100–110 m ほど低かったものと推定されてい
る (Nakada et al., 1991)．図 2.2.1.3-2 では，現在を規準として，海水準が−25 m，−50 m，−75 m，
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−100 m の例を示している．

図 2.2.1.3-2　瀬戸内海の海底地形から推定される海水準変動に伴う地形変化．

(a) 紅海における堆積物コアの酸素同位体比に基づく過去50万年間の汎世界的海水準変動(Rohling et al., 2009)．(b) −25 m，
(c) −50 m，(d) −75 m，(e) −100 m．(e) 氷期に広域的な流域が形成される領域(A) および盆地が形成される領域(B) とに
現在の沿岸地域を区分した．

まず，海水準が現在よりも 25 m 低かった時点で，燧灘，備後灘，および備讃瀬戸の大部分は地表
に露出していたことがわかる（図 2.2.1.3-2(b)）．ここで注目すべき点は，瀬戸内海の中央部を境界
として，東西に流域が分かれることである．この時の地形から推定すると，備後灘と備讃瀬戸の境界
付近が盆地状となり，その東西において別々の流域が形成されると考えられる．海水準が−50 m に
低下すると（図 2.2.1.3-2(c)），上記の海域は完全に陸化するとともに，広島湾および播磨灘も新た
に陸化する．この時点で，四国は中国地方と陸続きとなっていたことがわかる．また，安芸灘や大阪
湾の大部分も地表に露出していたと考えられる．海水準が−75 m となると（図 2.2.1.3-2 (d)），伊予
灘および紀伊水道を含めた瀬戸内海の大部分が陸化することとなる．図 2.2.1.3-2 (e) は，海水準が
現在よりも 100 m 低下した場合を表しており，最終氷期最盛期の状態にほぼ相当するものと考えら
れる．図 2.2.1.3-2 (e) から，瀬戸内海の西部において，燧灘，安芸灘，広島湾，および伊予灘を含
む海域（A）には，谷地形で特徴付けられる広域的な流域が形成されていたことがわかる．対照的に，
瀬戸内海東部においては，備後灘，備讃瀬戸，播磨灘を含む海域（B）に，広域的な盆地が形成され
ていたものと考えられる．また，播磨灘の東端から大阪湾北部にかけても，別の盆地地形が見られる．

図 2.2.1.3-2 (a) は，過去 50 万年間の汎世界的な海水準変動を示している (Rohling et al., 2009)．
第四紀後期の海水準変動は，緩やかな低下と急激な上昇が特徴的であり，現在の海水準は最も高いレ
ベルに近い (Naish and Wilson, 2009)．図 2.2.1.3-2 (a) からは，過去 50 万年間の 80% 以上の期間は，
海水準は現在よりも 25 m 以上低下していたことがわかる．このことは，瀬戸内海では中央部の流域
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界（燧灘と備後灘の間）において水文学的に東西に分かれた期間が長く，流域界を境界とした淡水の
流動が卓越していたことを示唆している．

このような瀬戸内海の東西の分断や，広域スケールの流域や盆地の形成は，瀬戸内海沿岸地域にお
ける地下水流動を大きく変化させてきたはずである．氷期の地域 A においては，広域的な流域の形
成に対応し，太平洋に向かう広域地下水流動系が卓越していたと考えられる．地下水のポテンシャル
は現在よりも増加し，地下水流動はより活発であったと考えられる．氷期の地域 B においては，地
下水は広域的な盆地内で流動・流出し，流出域には湖沼や湿地が形成されていた可能性がある．地下
水流動は現在よりも緩慢・停滞の傾向にあったと推定される．

これらの地域区分ごとに 36Cl/Cl と 4Herad 濃度の関係を整理した（図 2.2.1.3-3）．図 2.2.1.3-3(a)
を見ると，地域 A に対応する深層地下水は，2×10-15 以下の低い 36Cl/Cl を示しており，海水に近
い位置にプロットされる試料が多く見られる．一方，地域 B の深層地下水の半数程度も同様に低い
36Cl/Cl を示しているが，残りの試料は海水と天水との混合線よりも上にプロットされる．トリチ
ウム濃度は大部分の試料で非常に低いか検出限界以下のため，核実験起源の 36Cl の影響は無視でき，
海水成分と淡水成分の年代解析が可能である．図 2.2.1.3-3(b) からは，地域 A においては新しい海
水成分とやや古い淡水成分との混合，地域 B では古い海水成分と新しい淡水成分との混合の可能性
が示唆されるが，計算される年代の上限値を示して以下で空間分布を検討する．

図2.2.1.3-3　瀬戸内海沿岸地域における地下水試料のCl濃度と36Cl/Clとの関係（a），および放射壊変起源4He濃度（20Neに
よる脱ガス・大気混入補正値）と36Cl/Clとの関係（b）．

図2.2.1.3-2(e)の地域区分ごとに示した．データは図2.2.1.2-2と同一である．

図 2.2.1.3-4(a) に海水成分の年代分布を示した．地域 A においては，多くの地点で 18,000 年以下
の年代を示している．その他の 18,000–100,000 年と区分した地下水試料（広島湾北東部など）に
関しても，年代は最大で 4 万年程度である．地域 B においては，備後灘から備讃瀬戸にかけての海
域の北側（26,000 年以下）や，播磨灘の南側（最大 7 万年程度）において比較的若い年代を示して
いる．備後灘の南側から備讃瀬戸，播磨灘の北側にかけては古い年代が推定され，最大で 50 万年程
度にまで達している．一方，図 2.2.1.3-4(b) に示した淡水成分の年代は，地域 A では広島湾の北東
部や燧灘において比較的古い年代を示している．地域 B では，備讃瀬戸の周辺で比較的古いが，全
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体的には 18,000 年以下の若い年代が顕著である．

図 2.2.1.3-4　瀬戸内海沿岸地域における海水成分（a）および淡水成分（b）の年代分布．

各地点における年代は上限値で示している．

地域 A においては，海水成分の年代はほとんどが 18,000 年以下であり，大部分は最終氷期最盛期
後の海進によってもたらされた新しい海水が寄与しているものと考えられる．氷期における広域地下
水流動系の形成と，海水準低下による地下水のポテンシャルの増加によって，深層地下水流動は活発
化したと考えられる．これによって，それ以前に地下水に存在していた古い海水成分は，新たに涵養
された淡水成分によって置換が進んだと考えられる．最終氷期後の海面上昇は急激であったため，花
崗岩の比較的深層にまで新しい海水が侵入した可能性がある．

地域 B における古い海水成分の存在は，広域的な盆地の形成と関係していると考えられる．海水
準が現在よりも 50 m 以上低下した場合，地域 B の地下水は海へと直接流出することはできず（図
2.2.1.3-2），盆地内に流出域を持っていたはずである．そのため，地下水流動は緩慢あるいは停滞性
であったと思われ，古い海水成分が天水によって十分置換されることなく残留している可能性が考え
られる．そのため，完新世の海進による新しい海水の侵入も限定的であったと思われる．

淡水成分の年代に関しては，全体的な分布は海水成分の年代と概ね一致しているように見える（広
島湾北東部や備讃瀬戸周辺において相対的に古い傾向）．しかしながら，詳細な分布に関しては必ず
しも一致していない．産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) および本報告書 1.1.2 節で
述べたように，低 Cl 濃度の地下水試料に関しては，海水成分の 36Cl/Cl の見積もりに不確実性が生
じる．これは淡水成分の年代計算にも直接影響するため，図 2.2.1.3-4(b) の分布に影響を与えている
可能性がある．このような不確実性はあるものの，A および B の両地域において，5 万年程度よりも
若い年代が支配的である．これは，最終氷期に涵養され古い海水成分を置換した天水起源の地下水を
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示している可能性がある．
一般的に，氷期における深層地下水流動は，地下水のポテンシャルが増加するため，現在よりも活

発であったと考えられる．しかしながら，瀬戸内海沿岸地域における海水成分の年代分布からは，地
下水系に対する海水準変動の影響は，地形条件によって空間的に変化することが示唆された．地形条
件は，地下水流動系が海水準変動に従ってどのように変化するかを規定するため，内海や内湾の周辺
域において変化が大きいと考えられる．

最後に，広島平野における海水成分の年代分布と，周辺地域における淡水系および塩水系の地下水
の分布を図 2.2.1.3-5 に示す．これによると，若い海水の侵入が見られる地域は，基本的にはごく沿
岸部に限られるが，広島平野中央部において，約 6 km 内陸の深度 1,800 m で比較的若い海水が存
在している．この地点の年代は 20,000 年以下であり，最終氷期最盛期以降の海水であると考えられる．
この地点は河川の近傍に位置していることから，現在よりも海水準が高く海岸線がより内陸に位置し
ていた時期に侵入した海水を起源とする可能性がある．このことから，海面上昇時の新しい海水の侵
入に関しても，海面変化に伴う海岸線の変化が影響している可能性が示唆される．

図 2.2.1.3-5　広島平野周辺における海水成分の年代および塩水系・淡水系地下水の分布．

深度が既知の地下水試料に関しては，軸に投影して深度分布を示した． 
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2.2.2　予測技術の一般化の検討
【実施内容】

予測技術の一般化においては，海面変化の影響に地形に起因する地域性や母岩の物性依存性等があ
るため，影響を評価するための各種パラメータや初期条件について，詳細な検討が必要になる．その
ため，地質学的エビデンスを元に様々な沿岸地質環境における影響の違いについて検討を行い，重要
な地下水パラメータを抽出し整理し，予測技術の一般化において考慮すべき問題点や不確実性に係る
課題をまとめる．以上の成果は，原子力規制委員会による精密調査結果の判断指標あるいは技術指針
の作成に必要な予測技術開発の知見となる．

【成果】
2.2.2.1　海面変化の影響の地域性，地質依存性に関する検討

H24 年度までの成果および前節の結果から，海面変化が地下水流動系に及ぼす影響には，地質や
地形等の地域性が存在することが明らかとなってきた．具体的には，花崗岩地域である瀬戸内海沿岸
部においては，西部の多くの島が存在し海底地形が複雑な地域で，約 18,000 年以内の若い海水が深
度 2,000m においても相対的に古い淡水系に侵入していることがわかった．一方，瀬戸内海中部—
東部の沿岸では，同じ花崗岩の亀裂系地下水であるにもかかわらず，塩水の年代は西部に比べて大幅
に古いものが見つかっている．この違いは，海面変化時に瀬戸内海が陸化する際の地下水流動系の規
模や陸化期間の長さの違いなどが地質学的事実から考えられる．一方，堆積岩地域では，沿岸部にお
いても 1,000-2,000m の深度で非常に古い（数十万年以上）海水が今なお存在していることが判明し，
大阪平野，関東平野，福島県浜通り，上北平野等の堆積盆地において調査を行ったすべての地域にお
いて同じ結果であった．これらの結果から，海面変化が地下水系に与える影響には，主に結晶質岩や
堆積岩といった岩石種による地下水胚胎状態の違いや，周辺の地形および地形に依存する汀線の位置
による地下水流動系の変化の大きさなどが重要であると考えられる．

日本列島の多くの地域では，海面低下時に，地下水流動系における流出地点のポテンシャル低下
が主要因となり，深層地下水流動系が活発化すると考えられている．その結果，現在流動が阻害さ
れている沿岸部の深層地下水が海面低下とともに流動する可能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，2013)．しかし，北海道の特に東北部においては，氷期の海面低下時に
地表の凍結が数 m 以上に及ぶ地域が広がっていることが地質学的に明らかになっており ( 小疇ほか，
1974)，この地表凍結（永久凍土化）による涵養阻害が生じる．その結果，氷期に降水起源の地下水
流動が生じない，あるいは，著しく遅くなる可能性がある．この場合は，沿岸域においては，陸水系
の流動阻害により逆に海水が内陸に侵入ことが想定される．これまでのところ，海水侵入の事例はみ
つかっていないが，北海道沿岸部においては最も重要な地下水流動変化となる可能性が高いため，今
後調査を行うべきであろう．

2.2.2.2　影響評価パラメータの抽出と変動要因の検討
海面変動による地下水流動様式に影響を与える要因としては，大きく分けて境界条件を規定する要

因と，地下構造および水理特性分布を規定する要因に分けられる．境界条件を規定する要因は，大
きく分けて涵養量と相対的海水面の変動である．涵養量は１）降水量，気温等の気象条件，２）地
形・地質条件によって主に規定される (Sanford, 2002)．気象条件からは降水量と蒸発散量が評価さ
れ，地形・地質条件からは，植生や凍土による降水の遮断，地表流および側方流動による流出量の評
価 ( 日野ほか，1989) から，深層地下水流動系への涵養量が規定される．

相対的海水準変動は，前項で述べたように地下水流動の流出域の分布を変化させることが主な影響
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であるが，地層処分候補地のように地下水の流速が遅く，かつ隆起速度が小さい地域においても，長
期の安全評価を行う際には，地形の変化あるいは流動系の相対的な深度の変化を考慮する必要がある．

地下構造および水理特性分布は，地表から地下までの滞留時間に影響を及ぼすのみならず，例えば
Karasaki et al. (2011) 等においては，幌延地域を対象として，中央が粘土化した断層の影響によっ
て深層地下水流動が浅層まで上昇するような概念モデルが提示されている．

地下水流動系に影響を及ぼす具体的な水理パラメータとしては，一般的に透水係数と比貯留係数が
あげられる．核燃料サイクル開発機構 (1999) では花崗岩地域を対象として，深度 1,000m までの透
水係数の深度分布を示しているが，測定区間の亀裂頻度の影響により，深度と透水係数の間には相関
が見られない．また，亀裂卓越方向ごとの亀裂密度によって，岩体としての透水性に大きな異方性や
不均質性が生じる．前項で述べた瀬戸内地域の例における年代のばらつきはそれらの要因によるもの
と考えられる．一方，堆積岩地域においては，空隙率と透水係数の間の関係は古くからいくつか提案
されている (de Marsily, 1986) ため，結晶質岩と比較すれば深度依存性が強い．また，比貯留係数は，
涵養量あるいは海面変動等の境界条件変動に対する応答速度を規定するパラメータであり，間隙率と
より直接関連付けることが可能である．

涵養量に関しては，松末ほか (2000) 等において，日本列島における最終氷期寒冷期の気温，降水
量の推定を行っているが，これらのデータから涵養量の変動を設定し，長期の気候変動モデルから，
流動系への影響を評価する必要がある．

水理特性等の変動に関しては，断層や火山等の突発的な事象の影響を除けば，主に地形あるいは深
度の変化による水理特性の変動を考慮する必要がある．

2.2.2.3　予測技術の一般化における課題
長期の地下水流動系予測を行う際には，前項で述べたような境界条件としての涵養量と相対的海水

準および地形の変動予測に加えて，ベースラインとしての透水係数分布の評価，自然事象による水理
特性の変動を評価する必要がある．

涵養量の変動に関しては，前項で述べたように，過去の気温と降水量の関係と将来の気候変動モデ
ルから涵養量を予測する必要があるが，過去のサイクルが継続するケースを標準ケースとして，ある
幅を持って予測を行うことが必要である．

地形変動予測に関しては，野上 (2011) 等の解析手法の事例はあるが，パラメータや初期条件の設
定等の課題は多い．

水理特性に関しては，特に結晶質岩地域においては，ベースラインとなる現状の水理特性分布が亀
裂ネットワークによって支配されているため，地表からのボーリング調査および精密調査段階の坑道
における調査結果における亀裂情報においても，確率論的ネットワークモデル構築が可能な領域は，
処分場周辺に限られる．地下水流動系全体に関しては，亀裂の卓越方向，卓越方向ごとの亀裂密度，
ボーリング孔を用いた調査によって評価される亀裂の水理特性から岩盤としての水理特性，水理異方
性を評価する必要がある．

堆積岩地域に関しては，特に沿岸部においては竹田ほか (2013) に示されているような化学的浸透
圧の地下水流動系への影響等，流動を停滞させる要因となる構造や岩石物性を評価する必要がある．

また，結晶質岩，堆積岩ともに，断層の地下水流動系への影響，地下からの熱流量による地下水流
動系への影響等，流動系評価における不確実性は多い．それらの影響に関しては，地下水年代のみな
らず，水質あるいは温度分布等の水理的な調査以外の調査結果を定量的な地下水流動解析結果と比較
することによって，不確実性の低減を図るべきである．
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2.2.3　各種パラメータの感度解析
【実施内容】

予測技術の一般化において，流動系の変化予測を定量化するためには，地下水流動系の変動に係る
各種パラメータの変動幅について検討する必要がある．そのため，地下水流動シミュレーション結果
に変化を与える各種パラメータの感度解析を行う．以上の成果は，原子力規制委員会による精密調査
結果の判断指標あるいは技術指針の作成に必要な予測技術開発の基礎資料となる．

【成果】
2.2.3.1　目的

自然事象による地下水流動系の変動を予測するためには，一般的に地下水流動シミュレーションが
用いられる．長期に渡る予測を行うためには，地下水流動シミュレーションにおける入力値である，
透水係数（異方性，不均質性），間隙率（比貯留係数）等のパラメータ，海水準，涵養量等の境界条
件を評価するとともに，自然事象によって，それらのパラメータおよび境界条件が変動しうる幅を評
価することが重要となる．しかしながら，自然事象によるパラメータ等の変動範囲を予測することに
は多くの不確実性が残る．従って，過去の自然事象の変動，特に比較的事象が明瞭にモデル化可能な
海水準変動等のシミュレーションを行い，現在の観測値と比較することで，パラメータの評価を行う
ことが有益と考えられる．

ここでは，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) において検討がなされた瀬戸内海の
花崗岩地域を対象として，海水準変動を考慮した移流拡散解析を行い，主に透水係数が現状の塩分濃
度分布に与える影響を観測値と比較することで，パラメータ変動の影響を評価する．

2.2.3.2　モデル設定
・解析領域および断面モデル

解析対象地域は，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) において既往データを取りま
とめた瀬戸内海地域とした．解析は断面二次元で実施し，図 2.2.3.2-1 に示す地形データから図中赤
線で示した断面を抽出した．
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図 2.2.3.2-1　検討対象領域の標高分布（赤線部がモデル化対象断面）．

モデル化対象断面において標高データを抽出し，地表面から深度 -2,000m までの領域に対して
格子上のメッシュ分割を行った．水平方向の格子間隔は約 260m であり，鉛直方向は標高 0m の
上下 150m の間を 10m 間隔で細分化した．解析格子を図 2.2.3.2-2 に示す．なお，図の左側が図
2.2.3.2-1 の北西側，図の右側が南東側となっている．

図 2.2.3.2-2　解析に用いた格子分割（全格子数：13,799）．
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・解析手法
本解析では，地下水中の塩水成分の流動および拡散を取り扱うことが可能な，TOUGH2-EOS7 

(Pruess et al., 2011) を用いた．なお，TOUGH2 は熱の移動も解析可能なコードであるが，ここで
は定温状態を仮定した．

・パラメータ設定
解析断面は主に花崗岩地域を対象としているため，透水係数は基本ケースとして 1.0×10-10 m/s，

感度解析として１オーダー高い 1.0×10-9 m/s のケース，１オーダー低い 1.0×10-11 m/s の３ケース
を実施した．また，空隙率は 3 %，空隙圧縮率は 1.0×10-9 1/Pa と設定した．また，塩水の拡散係数
は 1.0×10-8 m2/s を仮定した．

・境界条件
本解析は，海水準変動による地下水流動への影響を評価することが目的であるため，核燃料サイク

ル開発機構 (1999) に示されている過去の海水準変動データから，図 2.2.3.2-3 に示すような 12 万年
サイクルの段階的な海水準変動を仮定し，これを 30 サイクル計算して周期定常状態を得た．

図 2.2.3.2-3　計算に用いた海水準変動．

なお，解析対象断面内において，現在の水深が最も深い箇所は約 55m であるため，海水準 -60m
の設定より低い期間に関しては全領域が陸となっている．

本解析は予備解析として陸域は地表まで飽和した状態として行ったため，モデルの最上面にダミー
となる要素を追加し，各海水準において陸域となる要素に関しては，ダミー要素における海水の割合
を 0，圧力は大気圧と設定した．また，海域となる要素に関しては，海水の割合を 1，圧力はそれぞ
れの海水準に応じた塩水の静水圧を与えた．海水準のステップ状の切り替えは，TOUGH2 の逆解析
モジュールである iTOUGH2 (Finsterle, 2007) における順解析拡張機能を用いた．
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2.2.3.3　解析結果
透水係数に関してそれぞれのケースにおける現在（海水準 0m）における塩分濃度分布を，海域周

辺を拡大して図 2.2.3.3-1 ～ 3 に示す．図中には，代表的な点を通過する流線を追記した．それぞれ
の図において，塩分濃度分布は海水を基準とした相対的な値として示されている．

図 2.2.3.3-1　基本ケース（透水係数 1.0×10-10m/s）における海水準 0m 時の塩分濃度分布と代表的流線．

図 2.2.3.3-2　高透水ケース（透水係数 1.0×10-9m/s）における海水準 0m 時の塩分濃度分布と代表的流線．
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図 2.2.3.3-3　低透水ケース（透水係数 1.0×10-11m/s）における海水準 0m 時の塩分濃度分布と代表的流線．

それぞれのケースにおいて，海域下部の塩分濃度分布は海底地形の影響を受けていることが見受け
られる．これは，海水準低下時に上面からの淡水の侵入が発生する期間が長いため，海水準が上昇し
ても，海底面下で淡水が停留するためと考えられる．この解析断面においては，図中の左部分（北西
方面）は，右部分（南東方面）と比較して水深が比較的浅く，陸化している期間が長いため，淡水の
停留域が広く見られる．地形に起因する局地的な淡水の侵入および停留は，透水係数が高いほど顕著
となり，透水係数が低いケースにおいては，海水準低下時における拡散の影響による，深部から上面
への塩分濃度の漸減が見られる．

流線に着目すると，すべてのケースにおいて海水準上昇時の塩水の侵入と淡水残留部への流出が見
られる．ただし，流線の流入・流出点は比較的近接し，局所的な地形の影響によって流動系が形成さ
れている．また，低透水のケースにおいては，明瞭な流動系が見られず，流速は僅かに鉛直下向きで
はあるが，ほぼ停滞した状況であることが推測される．

陸域に関しては，今回のケースでは地下水面を地表に固定した飽和解析を行っているため，地形に
よる流動が卓越し，塩分濃度はほぼ 0 となっている．

2.2.3.4　海水準低下時との比較
海水準変動の影響を評価するため，海水準が直近で最も低下した時期（約 17,000 年前）における

基本ケースの塩分濃度分布，代表的流線を図 2.2.3.4-1 に示す．
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図 2.2.3.4-1　基本ケース（透水係数 1.0×10-10m/s）における海水準最低下時の塩分濃度分布と代表的流線．

図 2.2.3.3-1 と比較して，塩分濃度分布に関しては大きな差が見られないが，特に北西部における
流動系が比較的浅部までしか到達していない．一方，陸化の時期が短い南東部においては，流動がほ
ぼ停滞している．この時期において涵養される水は淡水であるため，海水準低下時に淡水の流動系が
形成されるまでに要する時間は，海水準上昇時に海水の侵入が発生するのに要する時間よりも長いこ
とが推測される．

2.2.3.5　実測データとの比較
今回の解析は，あくまで予備的なものとして断面二次元飽和解析で実施したため，降水量の変化等

は考慮されていないため，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) における成果との比較
はあくまで定性的なものに限られる．

産業技術総合研究所深部地質環境研究コア (2013) においては，「瀬戸内海西部の広島湾，伊予灘，
安芸灘周辺の深層地下水は，最終氷期以降に浸透したと思われる若い海水の影響を強く受けていると
考えられる．これらの多くは深度 1,000m 以上の深層地下水であり，深層まで若い海水が浸透して
いることが伺える．一方，瀬戸内海東部にあたる備後灘，播磨灘の深層地下水は，塩水成分の年代が
最終氷期以降の若いものや非常に古いものが混在している．また近接する深層地下水どうしでも年代
差が大きいことから，瀬戸内海沿岸の花崗岩地域では亀裂ごとに異なる履歴を持った地下水が存在す
ると考えられる．瀬戸内海の西部と東部における塩水年代の分布の違いは陸域および海底地形の違い
を反映しているかもしれない．瀬戸内海西部においては，氷期に伊予灘南部から豊後水道に伸びる海
底谷に向けた広域の地下水流動の活発化が考えられる．その結果，広島湾，伊予灘北方に浸透した海
水は淡水と置き換わるため，塩水成分の年代は最終氷期以降を示すと考えられる．」とされている．

今回の解析断面はほぼ広島湾から松山に相当する断面であり，最終氷期以降の若い海水が深部ま
で流入している領域に相当する．図 2.2.3.3-1 あるいは図 2.2.3.3-2 の塩分濃度分布および流線から，
最終氷期以降の新しい海水の循環が見られること，局所的に淡水が停留している領域が存在すること
から，全体的な傾向は調和的と考えられるが，本モデルでは陸域から汀線までの淡水の流動が支配的
となり，海域を含む領域における地下水流動が限定的なものとなっている可能性がある． 
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【まとめと今後の課題】
まず，地質学的エビデンスとして過去の海面変化が現在の地下水系にどのような影響を与えている

のか検討するため，放射性塩素による塩水年代測定と 4He による地下水平均滞留時間を組み合わせ
た手法 (1.1 章 ) を瀬戸内海沿岸部の深層地下水に適用し，塩水と淡水の年代値の分布を明らかにした．
その結果，氷期における深層地下水流動は，地下水のポテンシャルが増加するため，現在よりも活発
であったと考えられ，地下水系に対する海面変化の影響は，地形条件によって空間的に変化すること
が示唆された．地形条件は，地下水流動系が海水準変動に従ってどのように変化するかを規定するた
め，内海や内湾の周辺域において変化が大きいと考えられる．産業技術総合研究所深部地質環境研究
コア (2013) で既往データをまとめた瀬戸内海地域を対象として，予察的な，海水準変動を考慮した
断面二次元解析を実施し，透水係数の変化によるケーススタディを実施するとともに，実測データと
の定性的な比較を実施した．その結果，

・	 塩分濃度は海水準低下時の影響を比較的大きく受けている．その影響は陸化している期間が長い
領域の方が大きい．

・	 透水係数の大小により，淡水の侵入深度が異なる．ただし，一定以下の透水係数においては，淡
水侵入よりも拡散による濃度勾配が支配的となる．

・	 現在の海水準が高い状況においては，ほぼ塩水が鉛直下方に流動し，淡水残留域に流出している．
・	 海水準低下時においては，陸化している期間に応じて，海底地形に支配される淡水の浅い流動系

が形成される．
・	 既往データで見られる年代の新しい海水の侵入は，海水準上昇時の流動方向と調和的である．
今回の解析は単純化したモデルであり，特に花崗岩地域においては，主要な流動経路となる亀裂

の密度，走向傾斜による水理的な異方性を考慮した解析，海水準と降雨量の関係 ( 例えば，松末ほか，
2000) 等を用いた解析が必要となる．また，涵養域の面積等を考慮した解析を実施するためには，三
次元解析が有効と考えられる．
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