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【成果の概要】 
 

1. 隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 
 
1.1 時間スケールの異なる隆起・侵食評価手法に関する課題の抽出 
以下の内容が仕様書3.1(1)において求められている． 

時間スケールの異なる複数の隆起評価手法（測地，段丘面高度，侵食小起伏面等）と侵食（削

剥）評価手法（ダム堆砂量，堆積盆の堆積物量，宇宙線生成核種年代，熱年代等）について，

それぞれの手法の適用条件等の整理と課題の抽出を行う． 
 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は時間スケールの異なる複数の隆起評価手法（測地，段丘面高度，侵食小起伏面

等）と侵食（削剥）評価手法（ダム堆砂量，堆積盆の堆積物量，宇宙線生成核種年代，熱年代

等）に関連して，各評価手法の基礎となる地形・地質・地質構造等の情報を収集・整理し，ま

た既往の研究事例や関連情報からそれぞれの手法の適用条件・適用可能性等について整理する．

さらに，模式化された地形・地質環境を複数設定し，隆起・侵食評価手法をそれらに適用した

場合の適用性と課題の抽出を行う． 
 
以下の内容が成果として得られた 

平成30年度は，内陸部の隆起速度評価への適用性が期待されているものの少数の適用事例し

か存在しない河成段丘を用いた隆起速度評価手法について，手法的な検討と適用事例について

再度検討を行った．ダム堆砂量に関する公開データを収集・数値化し，ダム堆砂量を用いた流

域の削剥量評価手法について収集データに基づく検討を行った．最後に隆起・削剥評価手法の

各評価手法について，沿岸域と内陸部の類型的な地形・地質条件への適用性について検討し，

取りまとめを行った． 
河成段丘の段丘面高度等を用いた隆起速度評価手法については，吉山・柳田（1995）1)以降，

幡谷（20052），2006a3),b4)）や田力（2005）5)等により手法的な取りまとめがなされている．

これらの文献中には，河成段丘面が下流側から形成され上流側へ遡及するため同一河成段丘面

であっても形成時期に数千年から数万年単位での差異が生ずること，風成層等の一部欠損の可

能性を考慮した河成段丘面の対比の考え方，堆積段丘を削る同時代の侵食段丘の誤認による隆

起量の課題・過小評価の可能性，隆起量と河川の下刻量との相対的関係を考慮した隆起量評価

の考え方などが取りまとめられている．河成段丘は，中部地方以北の東日本ではよく発達する

が，中国・四国地方以西の西日本にはほとんど発達しておらず，氷期における気候条件の差異

によるものと考えられている．河成段丘を内陸部の隆起速度評価に用いた事例は極めて少なく，

少数の研究者により試みられているのみであるが，それらの研究は理論的根拠があり，評価手

法としては有効と考えられる．河成段丘を内陸断層の活動評価に用いた事例は存在するが，そ

れらで示されているデータを内陸部の隆起速度評価用データとして用いることは困難である．

また，年代データに基づかず，相対的な段丘面高度のみから対比を行っている文献が多く，そ

のような文献データを内陸部の隆起速度評価用データとして用いることはできない．従って，

河成段丘に関する文献データは，少数の事例を除いて，その地域に河成段丘が存在するか否か

を知るためのデータとして用いるのが適当であり，河成段丘を用いて内陸部の隆起速度評価を



[2] 
 

行うのであれば，再調査が必要となる． 
ダム堆砂量については，貯水容量100万m3以上のダムについては河川法で，貯水容量100万

m3以上かつ高さ15m以上の発電用ダムについては電気事業法で報告が義務付けられている．こ

のうち『電力土木』誌に公開されている1961FY～2003FYの発電用ダムデータおよび2008FY
～2015FYの貯水容量100万m3以上のダムデータを数値化し，ダム堆砂量の基本データセットを

作成した．ダム堆砂量の経年変化に基づく定常的な削剥量評価は，豪雨や地震等によるイベン

ト性の堆砂量増加を評価していないことが多く，長期間の平均的な流域削剥量を過小評価して

いること（例えば，松四・松崎，20136））が指摘されているが，今回数値化したデータ中にも

福井県笹生川ダムでは奥越豪雨時に定常状態の20倍程度の堆砂量の増加が認められている．ま

た，日本の湖沼・内湾堆積物から推定された過去約1万年の堆積速度（削剥速度）に基づけば，

現在の削剥速度は最も少ない状態であること（伊藤，19967））も指摘されており，ダム堆砂量

に基づく削剥データを基に105年オーダーの削剥量予測を行うことは困難と考えられる． 
これらの検討結果を踏まえて，放射性廃棄物の埋設処分において105年オーダーの隆起・削剥

評価が必要となることを前提とした各隆起・削剥評価手法の適用条件の整理と類型的な地形・

地質条件における適用性と評価値としての有用性について検討する． 
測地学的手法 

測地学的手法を用いた隆起評価手法は，時間スケールが102年オーダー以下であり，103～105

年以上の長期間を対象とした隆起評価手法とは整合的な値が得られておらず，放射性廃棄物の

埋設処分等の105年オーダーの隆起評価に用いることは適当ではない（産業技術総合研究所，

2018）8)． 
段丘面高度 

段丘面高度を用いた隆起評価手法は、対象となる時間スケールが103～105年オーダーであり，

沿岸部におけるMIS5e～MIS9の海成段丘の分布が小池・町田（2001）9)によってまとめられて

いる．また，内陸部における河成段丘を用いた隆起評価については本節の前半に記述したよう

に，中部地方以北では105年オーダーでの評価が可能である． 
侵食小起伏面高度 

侵食小起伏面高度を用いた隆起評価手法は，時間スケールが106年オーダー以上であり，侵食

小起伏面が面的な拡がりをもつため，地域毎の隆起量の違いを検討することができるが，隆起

量は第四紀全体の平均的な隆起量を示しているため，その間の105年オーダーでの隆起速度の変

化を追うことはできず，105年オーダーでの隆起速度は別の手法で検証する必要がある． 
ダム堆砂量 

ダム堆砂量を用いた削剥評価手法は，時間スケールが102年オーダー以下の削剥評価手法であ

り，上述したように105年オーダーの隆起評価に用いることは適当ではない． 
堆積物量 

堆積盆等の堆積物量を用いた削剥評価手法は，時間スケールが104年オーダー以上であり，扇

状地・三角州・堆積盆内の評価期間中の堆積物量を評価するためには，堆積物の堆積時期の推

定と堆積物量の推定に必要となる同時代面の認定が必要とされる．しかし，適当な火山灰層序

が適用可能な場合を除き年代の推定が困難であることや同時代面の認定に必要な物理探査やボ

ーリング調査が十分に実施されていることは稀であるため堆積物量の推定値の信頼度が低く，

信頼度の高い削剥評価データを取得することは一般的には困難である． 
宇宙線生成核種 

宇宙線生成核種を用いた削剥評価手法は，時間スケールが 102 年～106 年オーダーであり，
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表層の岩石・土壌等に含まれる宇宙線生成核種濃度の深度分布を調べることによって，長期間

にわたって定常的に侵食を受け続けている尾根等の基準地形面の 103 年～106 年オーダーの侵

食速度を求めることが可能である．この手法では，原理的には，異なる 2 点以上の深度で求め

た核種濃度の深度分布に侵食速度と地形面の形成年代を変数とするモデルカーブをフィッティ

ングさせることで，侵食速度および地形面の形成年代を求めることが可能である(Siame et al., 
200410）)が，これまでに報告された測定精度・誤差等を考慮すると，異なる 5 点以上の深度で

求めた核種濃度の深度分布に対して侵食速度と地形面の形成年代を変数とするモデルカーブを

フィッティングさせることが望ましい．また，放射壊変を無視できる時間スケール（102 年～

104 年オーダー）では，地表面における宇宙線生成核種濃度は，宇宙線の暴露による継続的な

生成による蓄積と，侵食による表層物質の削剥により動的平衡となり（例えば，松四ほか，

201411）），流域出口に排出される土砂は，流域の上流側で動的平衡となった表層物質が削剥さ

れたものであるという前提のもと，流域出口の土砂中の宇宙線生成核種濃度から流域内の平均

的な侵食（削剥）速度が推定されている（Portenga & Bierman, 201012））．ただし，ここで想定

されている表層削剥は，ソイルクリープやガリー侵食，表層崩壊といった地表面における宇宙

線の平均減衰長の範囲内の削剥作用までである．豪雨や地震等によって発生する深層斜面崩壊

は，地表面における宇宙線の平均減衰長よりも深い領域で発生し，土砂を大量に供給するが，

このような深層斜面崩壊は宇宙線生成核種に基づく侵食速度評価手法では原理的に評価できな

い．従って，地表面において小規模な表層崩壊しか起こっていない地域や，小規模な深層斜面

崩壊が稀にしか起こらない地域の平均的な侵食速度の評価に適しているが，深層斜面崩壊が大

規模に発生する地域に適用することは適切ではない可能性があることに留意する必要がある． 
熱年代法 

熱年代法を用いた削剥評価手法は，時間スケールが106年オーダー以上であり，明瞭な準平原

（侵食小起伏面）が保存されていないような山地に適用可能であるが，現状のアパタイトやジ

ルコンを用いたFT法とHe法の適用条件として，基盤隆起速度が0.5～1mm/yr以上であること，

最大標高が約1,000mを超えていることが挙げられており（末岡ほか，201513）），比較的険しい

山岳地域のみが熱年代法による隆起速度の算定が可能な地域となり，放射性廃棄物の埋設処分

で想定されるような埋設候補地への熱年代法の適用は困難である．また，侵食小起伏面高度を

用いた隆起評価手法と同様に，熱年代法で得られる削剥量は106年オーダー以上の期間の平均的

な削剥量を示しており，その間の105年オーダーでの削剥速度の変化を追うことはできず，105

年オーダーでの削剥速度は別の手法で検証する必要がある． 
隆起・削剥評価手法の適用条件・適用性の整理 

隆起・削剥評価手法の各評価手法について，評価手法の対象や時間スケール，地域的な適用

性について，適用性を4段階に分けて評価した結果を表1.1-1に示す．なお，地域的な適用性に

あたっては，沿岸域（低地・台地・丘陵・山地）の4類型と，内陸部（盆地・山地）の2類型の

合計6類型に区分し，それぞれへの適用性について検討した．これらのうち測地学的手法につ

いては，適用性は高いものの，既に述べたように103～105年以上の長期間を対象とした隆起評

価手法とは整合的な値が得られておらず，放射性廃棄物の埋設処分等の105年オーダーの隆起評

価に用いることは適当ではないと考えられる．また，適用性ありとしたものも，実際の地形・

地質条件によっては適用できないものも多く存在することに留意する必要がある．以上を総合

すると，放射性廃棄物の埋設処分に必要な105年オーダーの隆起評価としては段丘面高度を用い

た手法を用いるのが適当であり，宇宙線生成核種を用いた手法を補完的に用いることが望まし

いと考えられる． 
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表1.1-1 隆起・削剥評価手法の手法・対象・時間スケール・適用性のまとめ 

 

 

 
1.2 空間スケールを考慮した隆起評価手法に関する妥当性の評価 
以下の内容が仕様書3.1(2)において求められている． 

地質の形成年代測定法（カリ長石の光ルミネッセンス法）は，海成段丘が広範囲に分布する

場合，堆積相解析と組み合わせることにより隆起の評価手法としての信頼性が高まる．そこで，

平成30年度は，これまでに整備した隆起評価手法の空間スケールについて検討する観点から，

地質の形成年代測定法の適用可能性が確認されている青森県上北平野及びその周辺地域におい

て，本手法に基づき近接する地域間の海成段丘の対比の妥当性や隆起速度の違いについて地

形・地質学的な検討を行い，本評価手法の妥当性を評価する．併せて，カリ長石の光ルミネッ

センス法に用いる試料の測定条件，前処理方法等について検討する． 
 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は青森県上北平野及びその北側周辺地域に分布する海成段丘を対象に，海成段丘

の堆積相解析手法と長石の光ルミネッセンス年代測定法を組み合わせた隆起速度の定量評価を

実施し，近接する地域間の海成段丘の対比の妥当性や隆起量／隆起速度の違いについて地形・

地質学的な検討を行い，隆起活動の空間スケールや本隆起速度評価手法の妥当性を検証する．

また，カリ長石の光ルミネッセンス法に用いる試料の前処理法に要する時間の短縮化や，年代

の古い試料等に対する単粒子法に基づく光ルミネッセンス年代測定の有効性・測定時間短縮化

効果等について検討する． 
 
以下の内容が成果として得られた 

平成30年度は青森県上北平野及びその北側の吹越山地南部までに分布する海成段丘を対象

に，海成段丘の堆積相解析手法と長石の光ルミネッセンス年代測定法を組み合わせた隆起速度

低地 台地 丘陵 山地 盆地 山地

GPS測位 ≦101年 ◎ ◎ ◎ ◎ ◎ ◎

水準測量 ≦102年 ◎ ◎ ◎ ◎ ◎ ◎

海成段丘 103～105年 ◎ ◎ ◎ × － －

河成段丘*3 103～105年 〇 ◎ ◎ 〇 ◎ 〇

侵食小起伏面 ≧106年 － － － 〇 － 〇

海成堆積物（露頭） 106～108年 △～〇 〇 〇 〇 〇 〇

海成堆積物（コア） 106～108年 〇 〇 〇 × 〇 ×

火成岩（露頭） 106～108年 × × × 〇 × 〇

ダム集水域 101～102年 × △ △ 〇 △ 〇

扇状地 ≧104年 － △ △～〇 △～〇 △～〇 △～〇

三角州 ≧104年 △～〇 － － － － －

堆積盆 ≧104～106年 △～〇 × × － △～〇 －

集水域 102～104年 △～〇 △～〇 〇 〇 △～〇 〇

侵食面 103～106年 △ △ 〇 〇 △ 〇

露頭orコアの削剥史 106～108年 × × × 〇 × 〇

［注1］時間スケールは10x年オーダーで表示する．

［注3］河成段丘による隆起評価手法の適用地域は中部地方以北に限られる．

適　　　　　　用　　　　　　性*2

沿　　岸　　域 内陸部

隆起

手法・指標

標高

時間スケール*1

削剥

ダム堆砂量

堆積物量

宇宙線生成核種

対象

［注2］適用性の区分　◎＝適用性高い，　○＝適用性あり，　△＝適用性低いor一定条件下で適用可，
　　　　  　　　　　　　　 ×＝適用性極めて低いor適用不可，　 －＝存在しない

測地

段丘面高度

侵食小起伏面高度

堆積深度＋年代

埋没深度＋年代

固化深度＋年代

熱年代
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の定量評価を実施した．海成段丘の形成年代については，従来の段丘対比を支持する結果とな

ったが，一部の露頭の隆起速度評価が著しく低い値となったため，その原因について解析を行

い，隆起速度評価手法における調査時の確認事項について検討した．また，カリ長石の光ルミ

ネッセンス法に用いる試料の比重分離について，従来の比重範囲を3分割して，それぞれの比

重範囲で得られる試料重量や発光強度との関係を検討した．光ルミネッセンス年代測定法とし

て単粒子法を適用した場合の測定条件や光ルミネッセンス年代のばらつき，必要となる測定時

間等について検討した． 
吹越山地南部地域は，露頭の露出状況が悪く，連続的なセクションが確認できた 5 露頭で堆

積相解析を行い，内 4 露頭で浅海堆積物の特徴を示す地層を確認し，隆起速度評価を行った．

このうち木明露頭と尾駮露頭の 2 露頭の隆起速度は，上北平野の従来の推計値と比べて著しく

低い値を示し，その原因について考察を行った．尾駮露頭の pIRIR 年代は MIS5e を示し，段丘

面標高はおよそ 20m である．旧海面を示す層準は海側に傾いており，最高海水準期からはやや

海水準が低下した時期の特徴を示す．MIS5e の汀線アングルは，尾駮露頭よりも内陸側の段丘

面標高 45m にあるとされており，段丘面標高の差を考慮すると，尾駮露頭が MIS5e 最高海水

準期からはやや海水準が低下した時期に堆積したものと考えることは妥当であろう．従って，

海成段丘を用いて隆起量評価を行う場合，評価地点と旧汀線アングルとの位置関係を考慮する

必要があると言える．より一般的には，堆積層解析による旧海面の認定のほかに，海面指標の

傾き等による高海水準期の中での海面指標の形成時期の推定(最高海水準期 or 海面低下期)や，

旧汀線アングルとの距離を考慮することで，得られた隆起量の正確さを評価できると言える． 

カリ長石の光ルミネッセンス法に用いる試料の比重分離離条件（2.53-2.58g/cm3
）を，3 領

域に分離し 2.53-2.547g/cm3
，2.547-2.564g/cm3

，2.564-2.58g/cm3
の 3 条件下で試料の前処理

を行ったところ，3 領域の中では最も重い領域に最も多くの粒子が集積した一方，3 領域の中

では最も軽い領域の粒子の発光割合が最も大きいという結果が得られた．従って，比重分離条

件を変更し，Bulk 試料中に多量に含まれるが発光粒子粒が少ない最も重い領域の粒子を取り除

くことで，従来の比重分離条件よりも総発光量を増やし，より精度の高い年代を得られる可能

性がある． 
MIS5eの年代値が得られているBulk試料に対して単粒子法を適用した結果，プレヒート温度

が100℃のpIRIR100/290では従来法とほぼ一致した年代値が得られたが，プレヒート温度が低い

ものを除き，おおむね過大評価になる傾向を示した．また，MIS5eより著しく若い年代を示す

試料が存在し，これはカリ長石の発光強度がカリ長石中のK濃度に依存するためである可能性

があると考えられる．また，現状の単粒子法でBulk測定と同程度の誤差の年代を得るためには，

Bulk測定と同程度の測定時間がかかることから，現状では測定時間短縮の効果は小さい．今後

の課題として，発光強度の高いカリ長石を濃縮するなどの試料前処理方法の改善と組み合せて

単粒子法を適用するなどの取り組みが挙げられる． 
 
 
2. 断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
 
2.1 断層長さ等の評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
以下の内容が仕様書3.2(1)において求められている． 

中深度処分においては，廃棄物埋設地を設置する場所の近隣に断層が存在する可能性が確認

された場合は，当該断層の両側に断層等の活動の著しい力学的な影響が及ぶ領域を想定し，廃

棄物埋設地の設置場所がその領域外に設置することを求めることが検討されている．そこで，
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中深度処分の廃棄物埋設地が設置されると想定される深度（70m以深）の断層の長さを判断す

るための物理探査を用いた手法について，調査条件や調査内容等について既存知見の整理と課

題の抽出を行い，地質調査及び物理探査等を用いた総合的な判断指標について整理する．また，

断層活動による廃棄物埋設地への力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法について

既存知見の整理と課題の抽出を行う．さらに，将来的に断層長さが変化する可能性を評価する

ため，断層の特徴と空間スケール及び時間スケールを考慮した断層の連結性に係る知見の整理

と評価手法の課題の抽出を行う． 
 
2.1.1 物理探査を用いた断層長さの評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は廃棄物埋設候補地の地質構造を把握し断層の存否を認定するための最新の3次
元地下構造探査手法について技術情報・知見を収集・整理し課題を抽出する．また，廃棄物埋

設候補地およびその近傍に断層が存在する場合に断層の連続性を確認し，その長さを評価する

ための物理探査等を用いた断層の調査手法について既存知見を収集・整理し課題を抽出する．

これらの知見に基づいて，地質調査及び物理探査等を用いた断層の認定基準について整理し，

断層長さに係る総合的な判断指標について検討を行い，課題を抽出する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

平成30年度は，廃棄物埋設候補地およびその近傍に断層が存在する場合に断層の連続性を確

認し，その長さを評価するための物理探査等を用いた断層の調査手法と，廃棄物埋設候補地の

地質構造を把握し断層の存否を認定するための最新の3次元地下構造探査手法について技術情

報・知見を収集・整理した．断層を探査するために用いられる各種物理探査法の特徴や，広域

空中探査・広域地表探査・精密地表探査の各探査段階別に適用可能な物理探査手法の有効度等

について取りまとめた結果を表2.1.1-1に示す．これらの取りまとめの結果，反射法地震探査が

断層や地下構造の評価に最も有効度が高いと整理された． 
平成8年度以降に実施された反射法地震探査の基本データ処理・解析フローの事例調査を行

い，すべての事例において物理探査学会（2016）14)基本データ処理フローに準拠していること

を確認した．また，反射法地震探査において近年利活用されている属性解析手法のうち

Geometric Attributesと呼ばれる属性解析手法が断層の抽出に有効であり，恣意性を排した断層

の抽出が可能であると整理された． 
断層の長さ（L）と変位量（D）の関係に関する文献調査を行い，統計的揺らぎを考慮した場

合の一般式がD≒L×1/10～L×1/1000で表現できると整理された（例えば，Kim and Sanderson, 
200515））．物理探査等を用いた断層の長さを認定する基準については，断層長が5kmの場合，D
≒L×1/10～L×1/1000からその変位量D＝5～500mとなり，D＞15mのものについては通常の反

射法地震探査で検出可能であるが，D＝5～15mのものについては精密な三次元反射法地震探査

などの手法が必要になる．しかしながら，既存構造物の存在や土地所有者や土地管理者の許諾

が得られない等の理由で受発振点の設置が制限される可能性が高い地域においては，精密な三

次元反射法地震探査を実施することが困難な場合があることが注意事項として整理された． 
地質調査及び物理探査等を用いて断層の長さを判断する指標を作成するための知見について

は，以下のように整理された． 
1) 地表地質調査は，離散的な露頭における断層の有無の確認であるため，断層の長さを判断

するためには，物理探査による断層の連続性の確認が必要となる． 



[7] 
 

表2.1.1-1 地表からの調査段階における各種物理探査手法の適用性のまとめ 

 
 

2) 各種物理探査手法の内，反射法地震探査が断層や地下構造の評価に最も有効度が高く，反

射法地震探査を主とした物理探査の実施が必要である．廃棄物埋設候補地周辺に断層が存

在する場合に，地表からの調査段階でそれらの断層の長さを認定するための一般的な反射

法地震探査の探査フローについては，今年度の報告書で取りまとめているので，参照され

たい． 
3) 反射法地震探査の受振点に関しては，無線式やGPS同期型の受振システムの開発により，

調査
段階

手法 有効度 得られる情報
データ
属性

活用場面 コメント

電磁法探査 ○
地下の比 抵抗
構造・状態

2D
（3D）

地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

ヘリコプターを用いた稠密
な空中電磁探査が実用化
されている

磁気探査
（磁力探査）

○
地下の磁 性体
分布・構造

2D
（3D）

地下の磁性体分布
の境界による断層・
岩相境界の推定

ドローンを用いた稠密な磁
気探査が実用化されている

重力探査 ○
ブーゲー異常値
（勾配）の平面
分布

2D
（3D）

断層・岩相境界の
有無を推定するた
めの事前検討

ヘリコプターを用いた稠密
な空中重力偏差法探査が
実用化されている

反射法地震
探査（2D）

◎
弾性速度 境界
（地層境界）の
構造

2D
探査測線上の断層
の存在の有無

陸上においてはP波および
S波地震探査の記録が良
好な方を選択

音波探査
（2D）

◎
弾性速度 境界
（地層境界）の
構造

2D
探査測線上の断層
の存在の有無

海域におけるP波反射法地
震探査

三次元反射
法地震探査

◎
弾性速度 境界
（地層境界）の
構造

3D
広域（面的）の断層
の存在の有無を調
べる概査

P波反射法のみ適用可

屈折法地震
探査

△
地下の弾 性波
速度構造・分布

2D
弾性波速度の境界
による断層存在の
推定

探査深度の5～10倍の測線
長が必要

電気探査・
電磁法探査

△
地下の比 抵抗
構造・状態

2D
地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

比抵抗構造と断層位置が
一致しない場合がある

精密重力探
査

○
ブーゲー異常値
（勾配）の面的・
線的分布

2D
1D

探査位置or探査測
線上の断層存在の
推定

重力値の異常から地下構
造を推定する

三次元反射
法地震探査

◎
弾性速度 境界
（地層境界）の
構造

3D
断層の有無・連続
性を確認するため
の精査

・P波反射法のみ適用可
・海域においては超高分解
能3Dの手法あり

地中レー
ダー

○
表 層 付 近 の
レーダー波によ
る反射構造

2D
地下の断層が表層
まで達しているかど
うかの判断

表層付近の情報に限られ
る

三次元電気
探査

○
地下の比 抵抗
構造・状態

3D
電磁気的特性の境
界による断層存在
の推定

比抵抗構造と断層位置が
一致しない場合がある

三次元電磁
法探査

○
地下の比 抵抗
構造・状態

3D
地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

ヘリコプターを用いた稠密
な空中電磁探査が実用化
されている

磁気探査
（磁力探査）

○
地下の磁 性体
分布・構造

2D
（3D）

地下の磁性体分布
の境界による断層・
岩相境界の推定

ドローンを用いた稠密な磁
気探査が実用化されている

精密重力探
査

○
ブーゲー異常値
（勾配）の平面
分布

2D
平面

探査位置or探査測
線上の断層存在の
推定

・重力値の異常から地下構
造を推定する
・絶対重力計の使用を推奨

［注］　◎：重要な情報となる、　○：補完的な情報となる、　△＝間接的な情報となる

広域
空中
探査

広域
地表
調査

精密
地表
探査
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地形的な要因による受振点の設置上の制限はほぼ存在しない．また，発震点についても，

小型震源の開発や含水爆薬の使用などにより，急崖などを除き地形的な要因による設置上

の制限はほぼ存在しない．従って，受発振点の設置について地形的な要因は大きな問題に

はならず，既存構造物の存在や，陸域においては土地保有者や土地管理者による許諾，海

域においては漁業権者による許諾などが，受発振点の設置を制限することとなる． 
4) 反射法地震探査のデータ処理については，物理探査学会（2016）14)の基本データ処理フ

ローが事実上の標準になっている．また，計算機の能力向上に伴って，複雑な地形を考慮

した解析が可能になっており，地形をことさらに単純化する必要性はない．このほか，反

射法地震探査データのS/N比を向上させるMDRS法（Aoki et al., 201016)）の処理が適用さ

れていること，Geometric Attributes等の属性解析手法を用いて断層の抽出処理が行われて

いることが望ましい． 
5) 実在する断層の長さを確定させるためには断層の端点を決める必要があるが，断層の端点

において変位量は0となるため探査により端点を確認することは原理的にできない．反射

法地震探査によって確認できる範囲を断層の長さとする場合，反射法地震探査の分解能に

よって断層の端点を決めることになる．この場合，単純に反射法地震探査によって断層が

確認できなくなった地点を断層の端点とする方法と，断層沿いの断層変位量の分布パター

ンから断層の端点を決める方法の2通りの方法が考えられ，いずれの方法により断層の端

点を決めるかを決定する必要がある． 
6) 反射法地震探査の分解能は探査仕様に依存性があり，かつ現地状況により必ずしも最も高

い分解能の探査が可能であるとは限らないことに留意する必要がある．陸域・海域のいず

れであれ，最も高分解能の探査は稠密な三次元反射法地震探査であるが，既存構造物の存

在や，探査対象地域の土地保有者や土地管理者の許諾状況によっては二次元反射法地震探

査しか実施できない状況も考えられうる．一般に探査測線の設定と探査仕様の決定には極

めて高度な専門的知識を要し，非専門家による是非の判断は極めて困難であり，断層の想

定深度と変位量を考慮した場合の探査測線と探査仕様の妥当性について判断指標という形

で整理することは困難と考えられる． 
7) 断層の長さを判断するための反射法探査の探査測線・探査仕様の妥当性については，有識

者や専門家による検討等を含めた評価のあり方の検討が必要であろう．  
 
 
2.1.2 断層の連結性に係る知見の整理と評価手法の構築に向けた課題の抽出 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は地表面において独立した複数の短い断層と認識される断層群が地下深部で同

一の断層に収斂し、より長い断層であると判断される可能性を評価するため，断層の特徴と空

間スケール及び時間スケールを考慮した断層の連結・伸長に係る既存知見を整理し，断層変位

の累積性と応力場の関係や断層内部構造を基にした断層の成熟性等の観点から検討を行い，断

層活動性と断層の連結・伸長等との関係性について知見を整理する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

平成30年度は地表面において独立した複数の断層と認識される断層群が地下深部で同一の

断層に収斂する可能性を評価するため，正断層・逆断層・横ずれ断層の別に断層の成長に伴っ

て発達する断層連結部の地表形態や地下構造・localな応力場等の模式的なモデルについて整理



[9] 
 

した． 
断層連結部の地表形態については，乾燥地帯ではよく保存されており空中写真判読などから

断層相互の連結性をモデル的に判断することが可能であるが，降雨が多く植生が発達する日本

では，地表形態がそのまま保存されることが少なく，地表形態のみから断層の連結性を判断で

きないなどの課題が抽出された． 
地球物理学的観測事例として，広域的な横ずれ断層場のもとで独立に活動していた小規模な

横ずれ断層のstep部において，広域応力場とは一致しない逆断層型の地震が発生した事例を示

し，この事象が横ずれ断層の成長に伴って発達する断層step部のlocalな応力場を反映したもの

であること，将来的に断層が連結しより大規模な地震を発生させる可能性があると解釈されて

おり（Vavryčuk and Adamová, 2018）17)，微小地震観測に基づいて断層の連結性を判断するこ

とが可能であると整理された．また，青柳（2012）18)は，岐阜県の温見断層と根尾谷断層の連

結部に見られるフラワーストラクチャーと類推される弾性波速度構造の表層低下部やその深部

で微小地震が同一面上に収斂する観測事例を示しており，弾性波速度構造や微小地震解析が断

層の連結性の判断に有用な情報を与えると整理された． 
断層の連結性の調査手法として，地形判読などの変動地形学的調査，現地調査に基づく構造

地質学的調査，微小地震解析や物理探査などの地球物理学的調査，岩石物性に基づく力学的挙

動の4つに整理し，それぞれについて連結性の推定の指標を取りまとめた． 
 
 
2.1.3 断層活動による力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る知見の整理と

課題の抽出 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は断層活動による周辺岩盤への力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手

法について，露頭観察やJAEA地下研究施設等の地下坑道・トンネルの壁面連続観察・試験等に

基づく断層活動の力学的・水理学的影響範囲に関する既存知見・事例の整理を行い，調査手法

及び評価手法に係る課題の抽出を行う． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

平成30年度は，まず断層活動による周辺岩盤への力学的影響範囲の調査手法について整理し

た．断層プロセスゾーンは，断層活動によって生じた力学的な破壊領域であり，健岩部と比べ

てクラック密度が増加していることで特徴付けられる．しかし，健岩部にもクラックが存在す

るため，クラックの空間的な頻度分布のみからでは断層プロセスゾーンを定量的に評価でき難

かった．Choi et al. (2016)19)は，断層プロセスゾーンがクラックの累積頻度曲線の変曲点とし

て定義される可能性を模式的に示し，実際のボーリングコアに適用した事例を示しており，断

層プロセスゾーンの範囲を定量的に定義すると手法として有用な手法であると整理されたが，

同時にクラックの方位を加味した累積頻度の検討が課題として抽出された． 
次に断層の力学的影響と水理学的影響の関係について，クラックの方位情報からクラックテ

ンソルを定義し（Oda, 198220)），これにクラックの幅などの情報を付加し，透水テンソルを

導き透水係数を推定する手法について整理し，JAEA幌延地下研究施設での透水係数の推定（山

崎ほか，201521)）やカナダ楯状地の古い石英脈形成時の透水係数の推定などの適用例（Ioannou 
and Spooner, 200722)）を示した．また，これらのクラックの開口度について，応力場とクラッ

クの開口度の関係を定義するDilation Tendency（Ferrill et al., 199923)）と呼ばれる手法につい
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て整理し，応力場の変化に伴うクラックの開口度の変化や透水性の変化との関係性を定義する

有効な手法であると評価した． 
堆積岩を切る断層が断層ダメージゾーンを伴う場合，砂岩においては断層ダメージゾーンに

おける透水性が1～3桁程度低下する例（Balsamo and Storti, 201024)など）や粘土含有量の低い

砂岩では4～5桁も低下する例（Fisher and Knipe, 200125)）など断層ダメージゾーン内での透水

性のばらつきが大きいこと，また断層ダメージゾーンは破砕初期は高透水性であるがダメージ

ゾーンを通過する流体からの沈殿作用等により長期的には低透水性へ変化する可能性がある

（Billi et al., 200326)）などの評価上の課題を抽出した． 
 
 
2.2 堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再滑動性評価手法に係る知見の整

理と課題の抽出 
以下の内容が仕様書 3.2(2)において求められている． 

過去の地層堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再滑動性評価手法について，

調査条件，調査内容等に係る既存知見の整理と課題の抽出を行う．また，未固結から固結した

過去の海底地すべり面の力学的・水理学的評価試験を行い，力学的安定性や透水性について検

討を行う． 
 
具体的には以下のことを実施する． 

平成30年度は過去の地層堆積時もしくは堆積後の未固結～半固結時に発生した海底地すべ

りに起因する地すべり面の再滑動性について，既存知見の整理と再滑動性評価手法の課題の抽

出を行う．また，過去に滑動した典型的な海底地すべりの対象とした地質調査を行い，その地

質学的特性を明らかにする．さらに，海底地すべり面を内包する試料を対象に室内岩石実験(圧
密透水実験，三軸圧縮実験)を行い，海底地すべり面周辺の力学特性とその異方性，水理特性と

その異方性について検討し，海底地すべり面の再滑動性評価に係る課題の抽出を行う． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

平成30年度は，既存文献に基づき海底地すべりの発生要因や大規模化する要因について取り

まとめたほか，陸上地すべりの分類や調査法を参照に過去の地層堆積時もしくは堆積後の未固

結～半固結時に発生した海底地すべりに起因する地すべり面が再滑動する要因と中深度処分の

埋設地に与える影響について検討した．その結果，過去の海底地すべり面が中深度処分の埋設

地を直接的に破壊するような滑動を引き起こす可能性は低く，将来10万年にわたって保持しな

ければならない離隔距離70mを低減させるような可能性を検討すべきであると整理された．ま

た，海底地すべりブロックの再滑動性自体は，一般的な斜面の安定解析によって評価可能であ

り，すべり面そのものについてはすべり面の粘着力（c）とせん断抵抗角（φ）により評価され

るため，海底地すべり面に対する一面せん断試験等を実施する必要性があると整理された．一

般的な一面せん断試験では，止水の難しさからすべり面にかかる間隙水圧を制御した試験が行

われていないことから，間隙水圧を制御した一面せん断試験の実施が課題として抽出された．

すべり面にかかる間隙水圧を制御した一面せん断試験の実施可能性を検討するため，既存の大

型真三軸試験装置を用いた一面せん断試験用冶具の設計を行い，間隙水圧を制御した一面せん

断試験が実施可能であることを確認した． 
千葉県房総半島の黄和田層中に存在する海底地すべりを対象とした現地調査を行い，火山礫
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層の下面をすべり面とする海底地すべりを観察した．この露頭では，未固結時の海底地すべり

に特有な下位のシルト（現在はシルト岩）による海底地すべり面への注入・砕屑岩脈化といっ

た特徴も観察された．また，この露頭から岩石カッターを用いて実験用岩石試料を採取した． 
採取した海底地すべり試料は，すべり面を境界面として，1cm毎に切断して空隙率や空隙半

径，密度などの基礎物性値を取得した．火山礫層の空隙率は44%程度であるのに対して，下位

のシルト岩層は35%程度と小さな値を示した，すべり面直上のシルト岩砕屑岩脈が存在する部

分は41%程度と両者の中間的な値を示した． 
海底地すべり面およびその近傍に力学的・水理学的に不連続性が存在する場合，海底地すべ

り面は安定性を欠くと判断されるため，海底地すべり面の上位の火山礫層および下位のシルト

岩層を対象とした力学－水理試験を実施した．一軸圧縮強度は，火山礫層は4.0～4.9Mpa，シ

ルト岩は9.5Mpa程度の値を示し，現在の条件下では火山礫層の強度はシルト岩層の半分程度で

あった．また，透水性については，火山礫層は5.6～3.7×10-7(m/s)程度の大きな値を示すのに対

し，シルト岩は3.8～3.0×10-11(m/s)程度の小さな値を示し，おおよそ4桁程度の大きな差異を示

した．従って，現状において，海底地すべり面およびその近傍において力学的・水理学的に不

連続性が存在し，斜面の安定性が損なわれれば再滑動しやすい状態にあると言える． 
 
 
3. 地下水流動に関する評価手法に関する知見の整理と課題の抽出 
 
3.1 地下水流動に影響を与える地質学的要因に関する既存知見の整理と課題の抽出 
以下の内容が仕様書 3.3(1)において求められている． 

隆起・侵食，河川や海岸の側方侵食等，地形の短期的及び長期的な変動を発生させる地質学

的要因を抽出し，それぞれの事象が地下水流動に与える影響について既存知見の整理と課題の

抽出を行う． 
 
具体的には以下のことを実施する． 
 既往公表文献の調査によって，地形や地下水流動に変動を発生させる要因を，時間スケール

に着目して抽出・分類し，それぞれの事象が地下水流動に与える影響を，中間的な変動を加え

て考察する．また，各種地質事象が地下水流動に与える影響に関して，調査あるいは解析によ

って評価を行っている事例や特徴を取りまとめ，評価を行う上での留意点を抽出する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 
 地下水流動に影響を与える自然事象に関して，特に中深度処分の規制基準を考慮した上で隆

起・侵食，海水準変動，断層活動の３つの事象の特徴と影響を整理した． 
 これから，それぞれの事象の影響に関して，以下の知見を得た． 

1) 隆起・侵食に関しては，地形変動による影響が考えられる．しかしながら，日本列島にお

いて一部 10 万年で 90m を超える隆起量を示す地域があるが，多くの場合 10 万年間の隆

起量は 30m 程度であり，150m の変動を示す海水準の変動と比較して影響は小さい．後背

地における山地の形成に関しても，10 万年程度では大きな変動は考えにくい．より長い時

間スケールにおいても，断層によって地下水流動への影響範囲は規定される． 
2) 海水準変動は，その変動量の大きさから，特に沿岸域においては流出域の位置の変化や塩
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水の流入という観点で淡水流動系と塩水流動系に対して大きな影響を及ぼし得る．そのた

め，淡水と塩水の組成や同位体年代を詳細に評価することによって，海水準変動による地

下水流動系の変化に関する地下水流動概念モデルを構築することが可能となる． 
3) 地震及び断層活動の影響は，多くの場合数年程度で消散し，ベースライン状態に回復する

場合が多い．しかしながら，東北地方太平洋沖地震の翌月のいわき内陸の断層活動の影響

のように，短期間では回復しないケースも存在する． 
また，評価手法の取りまとめから，以下の知見を得た． 
1) 隆起・侵食の影響評価 

放射性廃棄物処分の対象となる地域の隆起量あるいは侵食量の変動幅は海水準変動に比較し

て小さい．そのため，水質や同位体という水文学的データで隆起・侵食が地下水流動に与える

影響を評価することが困難である． 
 数値解析によって地下水流動系への影響を評価した事例としては，土岐川流域の過去 150 万

年の地形変化が地下水流動に与える影響を評価した事例があげられる 27)．ここでは，解析領域

内の主要な山地の隆起開始時期を考慮して，各時間断面での地形モデルを構築した上で，定常

解析による地下水流動系の評価を行っている． 
 研究事例の調査結果から，隆起及び侵食による地形変化の影響として，動水勾配が隆起量に

比例して増加すること，下流域において深部からの上昇流が発生すること，及び地形変化の影

響は断層によって規制され，断層を越えて別のブロックには波及しにくいことが示されたこと

から，評価を行う上での留意点として，隆起及び侵食速度の空間的な不均質性による地形の変

化に加え，特に難透水性境界として作用し得る断層の位置，規模及び透水性の評価の重要性を

抽出した．海水準変動と比較して変動が小さい隆起及び侵食等の地形変化による地下水流動系

の変化を海水準変動と分離して直接評価するための地下水年代評価が今後の課題である． 
2) 海水準変動の影響 

過年度報告書で実施した瀬戸内海沿岸の結晶質岩地域のモデル化において，既存孔井等の地

下水の水質及び同位体分析を行うことで，中深度処分深度に相当する浅層地下水（ここでは 150 
m 以浅を指す）における淡水及び塩水の涵養時期の推定を行っている． 

また，海底地形から考えられる海退時の流出域の変化による地下水流動系の変化を裏付ける

古い塩水の存在が確認されたことによって，淡水による塩水の洗い出しが局所的な流れにとど

まった地域が存在することが指摘されている．これから，評価を行う際の留意点として，海退

時の地下水流動の流出域を決定する海底地形及び水理地質構造の把握と，直接的な評価指標と

しての塩水の年代評価の重要性が抽出された 
3) 断層活動の影響 
 地震活動に伴う地下水系の変動については，内陸地震，プレート境界地震共に比較的大きな

水位変動あるいは湧出量変動を生じ，数ヶ月〜数年程度の影響期間である 28)．これまでの観測

による報告等からの変動事例についても，その原因が地殻歪変化や強震動で説明可能であり，

影響範囲についても理論的に取り扱うことができる．したがって，地殻歪変化や強震動が原因

で生じる影響の予測に関しては一般化が可能である．  
しかしながら，2011 年 3 月の東北地方太平洋沖地震(Mw9.0)の誘発地震として生じたいわき

内陸地震による温泉水噴出事象については，2015 年時点で 4 年近く経過した後でも，湧出量

に減衰傾向が見られない 29）．この事例は，沈み込むプレートの間隙水が関与している可能性が

ある． 
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 以上から，地震や断層活動による地下水流動への影響は，多くの場合一時的な変動を及ぼす

ものと考えられるが，長期的な変動を及ぼす可能性も考えられるため，断層活動による地下水

流動系への影響評価の観点では，ベースライン状態における水理地質構造や水質から，断層の

水理特性の回復が生じ得るか否かの判断を行うことが重要である． 
 
 
3.2 岩盤性状，地下水水質等が地下水流動へ与える影響に関する知見の整理と課題の抽出 
以下の内容が仕様書 3.3(2)において求められている． 

岩盤性状が地下水流動へ与える影響について抽出する．地下水流動が亀裂等の構造に依存す

る亀裂性媒体及び間隙構造に依存する多孔質媒体について，水圧，水質，地下水年代等から地

下水流動解析に必要な要素を抽出する．また，化学的浸透圧による異常間隙水圧が地下水流動

に与える影響及び深部流体による水質変化が天然バリアの変質及び地下水流動に与える影響に

ついての検討に必要となるデータを取得し，安全上の重要性を判断するための知見の整理と課

題の抽出を行う． 
 
3.2.1 亀裂性媒体分布地域における地下水流動解析に必要な要素の抽出 
具体的には以下のことを実施する． 

平成 29 年度までの成果を踏まえ，平成 30 年度は異なる地下水水質が形成された結晶質岩沿

岸域地下水について，地下水水質と地下水年代，地下水流動の関連性を検討する．具体的には，

瀬戸内沿岸中部及び東部と瀬戸内沿岸西部（広島平野周辺）の浅層地下水および深層地下水の

水質・同位体データを精密に解析し，瀬戸内結晶質岩地域における地域的差異の要因に関して

検討し，課題を抽出する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

過年度は広島平野周辺部（瀬戸内西部地域），岡山・福山平野周辺部などの瀬戸内中部地域を

対象に表層地形が異なる地域の塩水－淡水の侵入・流動状態を把握した．本事業においては，

亀裂性媒体分布地域の中でも花崗岩が露出している地域と，上位に堆積岩・凝灰岩が比較的厚

く分布している地域において，水質，地下水年代等から地下水流動解析に必要な要素の抽出を

行った．対象地域は，瀬戸内東部地域とし，東部地域内を便宜上，花崗岩の露出している地域

の卓越する「淡路地域」，赤穂コールドロン内に位置する「赤穂地域」，堆積物・凝灰岩が比較

的厚く堆積している「播磨平野地域」，堆積岩（和泉層群）が厚く堆積する「淡路南部地域」に

分け，水圧，水質，地下水年代等それぞれの地域における地下水流動の解析を試み，地下水流

動解析に必要な要素を以下のように抽出した． 
 
・花崗岩の露出している地域の卓越する「淡路地域」においては，浅層から深層までの淡水の

放射性炭素同位体（14C）を用いた地下水年代の解析を行った結果，中深度処分相当深度の

地下水流動解析範囲となる 100～300m 程度の深度において最終氷期～現在の涵養までの幅

広く幅広い地下水年代値が観測されると同時に，深度 1,000m 前後の地下水では，野島断層

を挟んで上流側と，下流側で地下水年代の大きな違いが見られた．この理由として，断層よ

り下流側では断層の影響により上流側の地下水流動が遮断され，圧力水頭（水圧）の低下が

起こり，断層を通した浅層からの地下水涵養が促進されることが考えられた．淡水が相対的

に速く深層まで浸透している可能性は，溶存ヘリウム濃度（4He）の特徴からも考えられた．

これらのことから，上流側から下流側への地下水流動の遮断，相対的に速い深層への地下水

流動など，断層が地下水流動において果たす機能を特定することが、地下水流動解析に必要
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な要素として抽出された． 
 
・堆積物・凝灰岩が約 900 m ほど堆積するコールドロン地形を有する「赤穂地域」においては，

深度 1,600 m の海水起源の地下水で 60 万年を超える非常に古い地下水年代値が得られた．

これは瀬戸内西部・中部では全く見られなかった古い塩水の停滞を意味している．コールド

ロンのような陥没地形と，そこを埋める堆積岩・溶結凝灰岩の厚い分布とが Cap Rock とな

り深部の地下水の滞留時間が長い可能性が指摘された．上位に胚胎する堆積物の層厚，厚い

堆積物の堆積を引き起こす地形分布などが，亀裂性花崗岩中に存在する地下水の地下水流動

解析に当たって必要な要素であることが抽出された．これは，過年度に指摘された，氷期の

海水準の低下による沿岸域の地形の変化とともに，地殻変動等の事象により引き起こされた

地形の変化も地下水流動解析に当たって重要であることを意味している． 
 
・堆積物・凝灰岩が比較的厚く堆積している「播磨平野地域」では，Cl 濃度の高い水質を示す

地下水が多く分布しているが，Li/Cl・Br/Cl 等の指標を用いることにより，これらは深部流

体の上昇であることがわかった．このような場合，放射性塩素同位体を用いた海水起源の地

下水年代の解析には不適格である．また，4He を用いた地下水年代の解析においてもヘリウ

ム同位体比（3He/4He 比）から深部流体起源 4He の影響がある場合は，年代の計算は困難で

ある．ただし，深層からの深部流体等の上昇も含めた解析を行うことが，水質・地下水年代

による地下水流動解析に必要な要素として抽出された． 
 

・本課題において行った既存孔井による調査結果から課題・注意点として，以下の事項があ

げられる． 
本調査の結果は，水源井・温泉掘削井など既存孔井を用いた結果であり，これらは常時利用・

揚水することが可能な透水性の良い地点からの水をくみ上げている．亀裂性媒体分布地域に

おける地下水の賦存は透水性割れ目に限定された非常に局所的なものである．若い塩水や大

規模な流動系に隣接する場所で停滞性の塩水・淡水の存在もあり得る．3 次元水文地質モデ

ルを構築する上ではこの不均質性をどう扱うかが問題となる． 
 
 
3.2.2 多孔質媒体分布地域における地下水流動解析に必要な要素の抽出 
具体的には以下のことを実施する． 

平成 29 年度までの成果を踏まえ，平成 30 年度は地下水水質・地下水年代の分布が層状構造

を有する堆積岩沿岸地域について，地下水水質と地下水年代，地下水流動の関連性を検討する．

具体的には，青森県東部地域(上北平野)の河川水，浅層地下水および深層地下水の水質・同位

体データを精密に解析し，上北平野の地下水水質の特徴，塩水・淡水分布，地下水年代分布の

地域的差異の要因に関して検討し，課題を抽出する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

多孔質媒体分布地域においては，地形的分水界が広域地下水流動系の範囲設定の基礎となり，

地下水圧（地下水位）が地下水流動方向を規制する．上北平野全体としては，地下水位より西

側の脊梁山地から東側の太平洋に流れる地下水流動が卓越すると考えられる．これに加え，水

質・同位体・地下水年代等の情報により地下水流動に関して年代軸を入れることが可能となる．

既存の孔井による幅広い地域における地下水水質・地下水年代の把握により，地下水流動解析

に必要な要素を抽出した． 
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1) 小川原地域の中深度処分相当の深度における地下水について，河川および地下水の水素・酸

素同位体比の特徴より，地下水の涵養時期の判別，例えば現代もしくは氷期のような寒冷期

といった区別が可能である．また，14C による地下水年代などにより，地下水流動に関して

時間軸を入れることが可能である．これにより，14C や水の水素・酸素同位体比が，時間軸

を入れた地下水流動解析に必要な要素として抽出された． 
2) 1)とは異なり，上北平野沿岸部において，水素安定同位体比が高く，トリチウムが検出され

るなど現代の地下水が混入している可能性が指摘された．この地域は，地質構造・地下水位

等から流出域と考えられるため，広域地下水流動系のみでは説明できず，広域地下水流動系

とは異なる局地的な地下水流動の存在が考えられる．このことから，トリチウム等の地下水

年代や水の水素・酸素同位体比が，広域地下水流動系・局地流動系の存在も含めた地下水流

動解析に必要な要素として抽出された． 
3) 上北平野全域において 40～50℃の水温を示す深層地下水が胚胎し，小川原湖西畔約 2km の

深層地下水は深度 600 m 程度で 48℃の水温を示している．この水温の高さは当該地域の地

温勾配が高いか深層からの流体の上昇が考えられる．深層地下水に溶存する 3He/4He 比は他

の東北日本前弧域と比較してやや高く，マントル起源ヘリウムを含む深層からの流体の付加

があることを示している．以上のことから，地下水温・3He/4He 比が，深層からの地下水上

昇流，浅部の地下水との混合等を考慮に入れた地下水流動解析に必要な要素として抽出され

た． 
4) 高 Cl 濃度の地下水が上昇している場合，河川流量が 100,000 t/day 程度の河川において，500 

kg/day を超える Cl 付加があると，Cl に富む地下水の混入を捉えることができる．河川の流

下に伴う Cl 濃度の上昇も深層からの地下水上昇流，浅部の地下水との混合等を考慮に入れ

た地下水流動解析に必要な要素として抽出された． 
 

また，本調査のように，水源井，温泉掘削井など既存の孔井を用いた解析の場合，次のよう

な問題点，それに付随する地下水流動解析に関する限界点が挙げられる． 
・水源井，温泉掘削井とともに，効率的な揚水の観点から，透水性の良い複数の深度にストレ

ーナを設けて揚水が行われている．採取した試料の水質・同位体組成はこの複数の深度から

得られた地下水の平均値となる．得られた結果が複数の深度に存在する地下水の平均値であ

る以上，廃棄物埋設地を通過する特定の深度の地下水流動を評価するには不確実性が大きく

伴う． 
・得られた結果の検証と，廃棄物埋設地を通過する特定の深度の正確な地下水流動把握のため

に，掘削等による特定の深度からの地下水の揚水を行う必要がある． 
・地下水流動モデルの精緻化を図るには，2 次元的なモデルで想定される中間流動域，流出域

における地下水の高深度分解能・詳細な深度プロファイルデータとともに，3 次元的に調査

範囲を拡大する必要がある． 
 
 
3.2.3 化学浸透圧による異常間隙水圧が地下水流動に与える影響についての検討 
具体的には以下のことを実施する． 
 平成 29 年度までの成果を踏まえ，平成 30 年度は地下水流動への影響として重要な異常間隙

水圧の一因として考えられている化学的浸透圧の検討を行う．具体的には，応力状態と間隙サ

イズの関係を明確化するために，原位置の応力と原位置地下水と同様な水質条件による泥質岩

の半透膜性の変化を実験的に明らかにする．実験では，既往の水圧，水質の測定に加え，応力

変化にともなう泥質岩の変形も計測するとともに，泥質岩中で半透膜性が発揮される粘土粒子
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間の間隙の変形性を高分解能の間隙観察等に基づき検討する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 

本研究では，地下水流動への影響として重要な異常間隙水圧の一因として考えられている化

学的浸透圧を検討するために，原位置データとして得られる地下水溶存物質濃度と室内実験に

おける半透膜性の評価結果を直接利用して地層浸透圧を評価する手法を開発するとともに，同

手法において評価結果の信頼性の要となる泥質岩の半透膜性の塩分濃度への依存性を実験的に

検討した． 
開発した地層浸透圧の評価手法は，泥質岩層が半透膜として機能する際に，地層浸透圧が化

学的浸透とそれによる圧力勾配に従った移流の動的平衡状態で保たれることに着目したもので

あり，解析手法は従来から用いられてきている半透膜性を考慮した非定常水理解析と比較し，

各段に簡易で，必要なデータも非常に少ない．これは，多くのデータが得られていない水理地

質調査の初期の段階で異常間隙水圧が観測された際に，それが地層浸透圧によるものであるか

を予備的に検討する際に非常に有効な手段となり得る．開発した手法の適用例として，北海道

幌延地域で掘削された SAB-2 孔より得られた稚内層中の塩分濃度の深度分布と採取された岩

石の半透膜性の評価結果から地層浸透圧の算出を行った結果，観測された塩分濃度と実測され

た半透膜性は観測されている異常間隙水圧と同等の地層浸透圧を発生させ得るものであること

が示唆された．また，同地域が過去の削剥によって過圧密状態にあることを考慮して半透膜性

の測定及び地層浸透圧の算出を行った結果，稚内層が圧密を受けた過去最大埋没深度における

有効応力を考慮せずに半透膜性の測定及びそれに基づく地層浸透圧の算出を行うと，地層浸透

圧は過小評価されることが明らかとなった． 
以上から，多孔質媒体地域において異常間隙水圧が存在する場合には，間隙水圧及び塩分濃

度の深度分布と複数個所での岩石試料を用いた浸透圧試験結果を用いて，化学浸透圧の深度分

布を評価することが可能であり，原位置で測定された異常間隙水圧が化学浸透圧の影響である

か否かの判断を行うことが可能であるという知見を得た．原位置の異常間隙水圧の主たる原因

が化学浸透圧である場合には，地下水流動及び核種移行が見かけの水圧から計算される流動と

は異なる様相となるため，性能評価上注意が必要である． 
 
これらの結果から課題として，以下の事項があげられる． 

・地層浸透圧の発生に関しての研究では，概念的モデルと数理モデルは確立され，実際のデー

タを使った地層浸透圧の算出方法も開発されたが，地層浸透圧の算出において要となる半透膜

性のモデル化は既存手法では不可能な状態にある．泥質岩の半透膜性の塩分濃度依存性につい

て空隙性状を踏まえたモデル化，すなわち，塩分濃度の変化によって半透膜性を発揮する主要

な空隙のサイズが変化することを考慮した理論の構築は，地層浸透圧が実際に地層中で発生し

ているかを特定するために取り組むべき重要なテーマである． 
 
 
3.2.4 深部流体が天然バリアの変質及び地下水流動系に与える影響についての検討 
具体的には以下のことを実施する． 

既往研究成果および理論的研究により深部流体が天然バリアへ与える影響についての可能性

および，影響を与えうる重要因子について検討する．具体的には，中深度処分相当深度以深の

深度において，地下水への二酸化炭素（CO2）等の溶解により，深部流体が天然バリアの変質

等に与える影響について検討する．  
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以下の内容が成果として得られた． 
 深部流体が天然バリアへ与える影響についての可能性および，影響を与えうる重要因子につ

いて検討するため，高 CO2 濃度の深部流体の地下水系への供給により浅層地下水が高 CO2 濃

度化する点に着目して，検討に必要となるデータを取得し，安全上の重要性を判断するために

整理した知見を以下に示す． 
1）深部流体に含まれる CO2 の濃度を検討した結果，神戸―尼崎・宝塚地域の温泉水の水質の

深度分布から 800 m で CO2 に飽和しており，有馬型深部流体の CO2 濃度は 0.5mol/kg 以上

と推定された．また，マグマ起源の熱水鉱床の流体包有物の CO2 データから，マグマ起源

深部流体の CO2 濃度は 1mol/kg 以上と推定された．  
2）将来にわたり深部流体が上昇し，CO2 供給の可能性がある地域は，東北日本前弧側をのぞ

き日本列島の大部分を占める．この深部流体上昇場においては，高濃度の CO2 が地下水に

供給されうる． 
3）CO2 の水への溶解度は，高圧で高い，低温度で高い，そして淡水で高いという特徴がある．

地下水に供給された CO2 は，地下 150 m で最大 0.5 mol/kg の CO2濃度に達する．CO2の

気泡が含まれる湧水や地下水が存在する場所では，地下に高 CO2 濃度の地下水が存在して

いることを示す．地下水流動が遅い，あるいは停滞している場合は，深部流体の供給量が

小さくても，高い CO2 濃度の地下水が形成される可能性がある．深部流体に由来する CO2

は，通常の風化反応に作用する土壌 CO2 等の数百倍の濃度に達しうる．このような環境下

では，著しい変質が深層で生じる可能性がある． 
4) 深部流体による岩石―水反応は，希土類元素を使った研究によって明らかになりつつある．

有馬温泉の高塩濃度の金泉は，約 500℃で脱水した時のスラブ起源流体と同じ希土類元素組

成を示す．浅層地下水に有馬型深部流体の CO2 が付加してできた炭酸泉・銀泉は，他の源

泉と比較して，数倍〜数十倍ほど希土類元素濃度が高く，周辺の岩石（花コウ岩，流紋岩）

から希土類元素が溶出した結果であると考えられる． 
5）高 CO2 地下水の存在について検討するため，有馬型深部流体の上昇が認められる宝塚〜伊

丹周辺地域において，湧水調査を行った．CO2 の存在指標の一つとして，“赤水”を用いた．

“赤水”は，CO2 により地層から溶出した Fe2+が酸化され，FeOOH（褐鉄鉱）として湧出口

にて沈殿しているものを指す．“赤水”は，有馬―高槻断層帯周辺，小野原断層，昆陽池陥没

帯，伊丹断層の東西方向に延びる断層に沿った地点で主に確認されたが，断層のない場所

にも頻繁に出現する．小野原断層の延長にある 4 箇所の灌漑用水井戸はいずれも赤水であ

り，地層の変質が地下において進行していることを示唆する． 
 

これらの結果から課題として，以下の事項があげられる． 
・CO2 による地層の著しい変質は，地下水流動が遅い，もしくは停滞そして，高 CO2 深部流体

の上昇の 2 つの条件が満たされた場合に生じうる．このような現象が実際に生じている場合，

変質の程度や規模等を把握するための解析法の整理が課題としてあげられる．また，変質現

象が深部流体によるものか，他の要因により引き起こされた現象であるかを判別するための

指標の抽出も課題としてあげられる．たとえば，中国地方の花コウ岩地域に広く認められる

“深層風化”現象の原因は不明で，CO2 が関与した可能性も考えられる．  
・遊離 CO2 の気泡等が認められる湧水がある場合は，高 CO2 濃度地下水の存在が推定される．

しかし，実際の地下水の最高濃度がどの程度であるのかについては，調査が難しいのが現状

である．調査手法等の検討が課題としてあげられる． 
・地下水，温泉水等の希土類元素組成・濃度は，地下における様々な岩石―水反応や深部流体

の水みちに関する情報を含んでいるため，地下における風化や変質現象についてより詳細な
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情報を得られる可能性がある．深部流体の供給経路や深層風化等の変質の程度等を判断する

ための解析法の整理が課題としてあげられる．このためにはさらなる事例の蓄積が必要と思

われる． 
 
 
3.3 深層地下水データベースの拡充・整備 
以下の内容は仕様書 3.3 に対して追加的提案を行った内容である． 

本節は，地下水流動に関する評価手法に関する知見の整理の一環として，産業技術総合研究

所が収集・分析を行ってきた地下水試料のデータを統合しデータベース化するため，仕様書 3.3
に対して追加的な提案を行った内容である． 
 
具体的には以下のことを実施する． 

平成 30 年度は，平成 29 年度に沿岸域データベースとして整備を開始した沿岸域の地下水流

動を解析・評価する上で重要な地理学的・地質学的情報を，深層地下水データベースのデータ

項目として組み込み，両データベースを統合する．その際，さらに必要なデータ項目について

検討するとともに，最新の地下水データの収集・整理・入力を行い，深層地下水データベース

を拡充・整備する． 
 
以下の内容が成果として得られた． 
・深層地下水データベースは，データ拡張に伴う更新及び品質管理による文献データの仕分け

抽出等により，データ密度に問題のある地域が存在するものの，ほぼ全国をカバーすること

ができた． 
・沿岸域の地下水流動を解析・評価する上で重要な地理学的・地質学的情報として年平均気温，

年平均降水量，表層水の水素・酸素同位体比分布の予測値を格納していた沿岸域データベー

スを，より広域な地下水流動解析にも適用できるように，深層地下水データベースのデータ

項目に組み込み，両データベースを統合した． 
・データベース統合に当たって，内陸部の地下水採取地および周辺地域についても年平均気温，

年平均降水量，表層水の水素・酸素同位体比分布の予測値情報を格納した． 
 
 
4. 地質及び水理環境モニタリングの手法，計画等の妥当性に関する知見の整理 
以下の内容が仕様書 3.4 において求められている． 

中深度処分においては，廃棄物埋設地周辺の地質構造を把握することに加え，地下水流動や

水質等の水理環境状態を建設前の段階から把握し，廃棄物埋設地及び坑道の建設が地質及び水

理環境に与える影響や埋戻しによる水位回復過程を地下水等モニタリングによって把握する必

要があり，このことは処分の安全確保及び掘削制限範囲の設定の観点から非常に重要な事項で

ある． 
そこで，地質構造を考慮した地下水流動や水質の変動を把握するための効率的なモニタリン

グ装置及びその配置や必要とされるモニタリング項目・期間等適切なモニタリング計画を設定

するための関連事項及び掘削制限範囲の設定のための知見の整理を行う． 
 
具体的には以下のことを実施する． 
 本課題では，日本国内における大規模地下空間利用に関連する地下水等モニタリングの事例
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として，石油及び石油ガス地下備蓄基地５基地及び日本原子力研究開発機構の２ヶ所の地下実

験施設に関して，水理地質構造，地下施設の規模，地下水等モニタリングの仕様，モニタリン

グ結果等に関する情報を収集・整理する．その上で，モニタリング孔配置の最適化及び掘削制

限領域設定の考え方及びモニタリング結果の利用に関する考察を行う． 
 
4.1 日本国内における大規模地下空間利用に関連する地下水等モニタリング情報の整理 
以下の内容が成果として得られた． 
1) 地下施設の規模 

中深度処分を対象とした場合，石油備蓄あるいは石油ガス備蓄基地が同等の規模及び深度と

考えられる．ただし，次項に示すように，モニタリングの目的が異なるため，直接適用するこ

とは困難であろう． 
一方，地下実験施設に関しては，地層処分を対象とした研究開発が目的であるため，坑道の

水平展開範囲は中深度処分の想定よりも小さく，深度は地層処分深度であるため 350m あるい

は 500m と深い．また，研究目的であるため，現状では閉鎖冠水を行っていない． 
2) モニタリングの目的・配置 
 中深度処分における地下水等モニタリングは，主に廃棄物埋設地近傍の地下水する流動がベ

ースライン状態である比較的緩慢な流動に回復しつつあること，埋設坑道等の掘削影響が消散

しつつあることを確認することが主目的であると考えられる．それに加えて，廃棄物埋設地を

含む地下構造物を通過する水循環系を把握することも必要となろう．そのためには廃棄物埋設

地を含む地下構造物領域の周辺を中心とした配置が求められる．それに加えて立地調査段階の

地下水調査に用いた調査孔をモニタリング孔として地用することが必要であろう．ただし，モ

ニタリング孔が地表との短絡経路となる可能性を考えると，廃棄物埋設地の直近に地表からの

モニタリング孔を配置することは困難であり，埋設地直近の水理環境等は地下坑道からのボー

リングを利用する必要があるものと考えられる． 
 地下備蓄における地下水等モニタリングは，石油あるいは石油ガスのタンクからの漏洩を防

止するための水封の効果を監視することが主目的である．そのために，モニタリング孔配置は

地下タンク建設領域及びその近傍に限られている．また，大きな特徴としては地下水位が法定

の限界水位を下回らないことの監視が主目的であるため，地表からのモニタリング孔は，岩盤

タンクの標高まで掘削されず，岩盤タンク上位を測定対象としていることである．また，地下

における間隙水圧測定は密な間隔で実施されている． 
 また，地下実験施設では，広域地下水流動及び立坑や坑道掘削の影響評価，段階的な調査に

よる水理，化学環境等の段階的モデル化という主に立地調査段階を対象とした研究が主な目的

であり，地表からの地下水モニタリングは地下水流動系の把握のために，多段式のモニタリン

グ装置を用いて，想定される地下水流動系に従って粗く配置している．また，地下坑道からの

モニタリングは水理地質構造や研究目的（水理，化学等）に応じて展開されている． 
 以上から，放射性廃棄物処分の地下水等モニタリングにおける留意点は以下の通りである． 
・地表からの水位モニタリング孔に関しては，地形や水理地質構造を参考として地下水の卓越

流動方向に密に配置するとともに，透水性が高い領域が想定される場合には密に配置すること 
・地下坑道からの間隙水圧モニタリングを十分な数量，かつ高透水経路とならないように配置

すること． 
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3) モニタリング期間，装置及び項目 
中深度処分の地下水等モニタリングは，廃止までの間実施することが要求される．その期間

は 300 年～400 年程度が想定される．一方，調査対象の地下空間利用は，最も長い石油地下備

蓄でも 30 年弱の期間の実績である等，長期のモニタリングの実績は存在しない．地下備蓄に

おいては，特に久慈基地における地表からのボーリングによる地下水位に関しては 20 年間の

安定した計測データが公開されていることから，比較的単純な計測システムを用いたモニタリ

ングが有効であろう．地下坑道内からのモニタリングに関しては，埋設された間隙水圧計は，

地下備蓄基地では交換・修理が不可能であり，これは放射性廃棄物処分の場合も同様なケース

となることが考えられるため，計測可能な期間が限られる． 
地下実験施設における地表からのモニタリングにおいて用いられている MP システム等の多

段式モニタリング装置は，帯水層が複数存在する場合に，それぞれの間隙水圧を計測すること

が可能であること，地下水試料の採取を気密状態で行うことが可能であること等の利点はある

が，幌延での実測データを見るとデータのばらつきや欠測期間が長い場合が存在する．また，

計測期間の実績がたかだか 10 年程度であることから，初期のベースライン調査には適用可能

と考えられるが，長期間のモニタリングに利用することには注意が必要である． 
モニタリングすべき項目としては，基本的には地下備蓄及び地下実験施設において共通に測

定されている水位あるいは間隙水圧であるが，上記のようにモニタリング期間が長く，多深度

での間隙水圧測定が困難と考えられるため，現実的には個別の帯水層をターゲットとしたモニ

タリング孔の孔内水位の観測が中心と考えられる．また，水質の測定として，地下実験施設に

おいて実施されている塩分濃度，酸化還元電位，溶存酸素濃度，安定同位体等があげられるが，

長期的には地表からのモニタリング孔を用いることとなるため，ボーリング孔の影響を受けな

い地下水試料の採取方法と原位置の水質の評価方法が課題となる． 
 
4.2 モニタリング孔配置の最適化に向けた検討 
以下の内容が成果として得られた． 
 地表からの地下水等モニタリング孔は，想定される地下水流動系の方向や水理地質構造に従

って配置されるべきである．また，地下構造物周辺のモニタリング範囲は，バックグラウンド

の地下水位の監視という目的の少数のボーリング孔と地下構造物の建設による地下水環境への

影響が観測される範囲に配置されるべきであろう．地下構造物の影響範囲は，水理地質構造や

水理特性によって決定されるため，一概に範囲を決定することは困難であるため，数値モデル

を用いた事前の検討が必要であろう． 
 実際のモデル化や影響範囲の検討は今後の課題であるが，検討対象地域は現在水文調査及び

地下水流動の概念モデルの構築が進んでいる上北平野堆積岩地域あるいは瀬戸内海沿岸地域の

結晶質岩地域を対象として，透水性，透水異方性をパラメータとした検討を実施すべきと考え

る． 
 
4.3 掘削制限範囲の設定に対する地下水等モニタリングの活用 
以下の内容が成果として得られた． 
 掘削制限範囲は，人為事象の発生可能性を可能な限り低減するために設定されるものである

ために，規制期間終了後において廃棄物埋設地から長期に渡って移行した核種が存在する可能

性が高い範囲に対して設定されるべきもの，あるいは井戸のくみ上げ等によって廃棄物埋設地
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からの核種移行を促進する可能性がある範囲に対して設定されるべきものと考えられる． 
 井戸の汲み上げ等の影響範囲を掘削制限範囲として設定する場合においても，当初想定され

ない高透水ゾーンの連続性が存在する場合には，範囲設定の見直しを行う必要が生じる．その

ために，地下水等モニタリングにおいて，地形や水理地質構造，水理特性によるモニタリング

孔の配置，モニタリング範囲の設定，中間的なモニタリングデータによるモニタリング孔の追

加等，計画に一定の自由度を持たせ，地下構造物の建設段階における水位等の影響範囲を把握

し，その結果をフィードバックして掘削制限範囲を柔軟に変更することが必要となろう． 
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1．隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 
 中深度処分においては，侵食による深度の減少を考慮しても，廃棄物埋設地について少なく

とも10万年間にわたって一定の深度を確保することが重要である． 
 隆起及び侵食の評価手法には，時間スケール及び空間スケールの異なる複数手法があり，複

数の手法を併用することによって，より確からしい評価手法とすることが重要であることから，

各評価手法の単独又は組み合わせた場合の隆起・侵食評価手法の適用条件等の整理が必要であ

る．そこで，これら評価手法の科学的・技術的知見を整理し，課題の抽出及び妥当性の評価を

行うために，以下の項目の検討を実施する． 
（１）時間スケールの異なる隆起・侵食評価手法に関する課題の抽出 

時間スケールの異なる複数の隆起評価手法（測地，段丘面高度，侵食小起伏面等）と侵食（削

剥）評価手法（ダム堆砂量，堆積盆の堆積物量，宇宙線生成核種年代，熱年代等）について，

それぞれの手法の適用条件等の整理と課題の抽出を行う． 
（２）空間スケールを考慮した隆起評価手法に関する妥当性の評価 

地質の形成年代測定法（カリ長石の光ルミネッセンス法）は，海成段丘が広範囲に分布する

場合，堆積相解析と組み合わせることにより隆起の評価手法としての信頼性が高まる．そこ

で，平成30年度は，これまでに整備した隆起評価手法の空間スケールについて検討する観点

から，地質の形成年代測定法の適用可能性が確認されている青森県上北平野及びその周辺地

域において，本手法に基づき近接する地域間の海成段丘の対比の妥当性や隆起速度の違いに

ついて地形・地質学的な検討を行い，本評価手法の妥当性を評価する．併せて，カリ長石の

光ルミネッセンス法に用いる試料の測定条件，前処理方法等について検討する． 
 

1.1 時間スケールの異なる隆起・侵食評価手法に関する課題の抽出 
【実施内容】 
 平成 29 年度までの成果及び既往研究成果を踏まえ，平成 30 年度は時間スケールの異なる複

数の隆起評価手法（測地，段丘面高度，侵食小起伏面等）と侵食（削剥）評価手法（ダム堆砂

量，堆積盆の堆積物量，宇宙線生成核種年代，熱年代等）に関連して，各評価手法の基礎とな

る地形・地質・地質構造等の情報を収集・整理し，また既往の研究事例や関連情報からそれぞ

れの手法の適用条件・適用可能性等について整理する．さらに，模式化された地形・地質環境

を複数設定し，隆起・侵食評価手法をそれらに適用した場合の適用性と課題の抽出を行う． 
 
【成果】 

本委託事業では，H29年度の事業報告書において「1.2 時間スケールの異なる複数手法を使

った隆起速度評価手法の適用可能性についての検討」の中で，内陸山岳地域の隆起速度を評価

可能な100万年を超える範囲までの長期間を対象とした時間スケールの異なる隆起速度評価手

法について，また「1.3 侵食速度評価手法の適用性・適用限界及び適用可能条件についての検

討と課題抽出」の中で，100万年を超える範囲までの長期間を対象とした時間スケールの異な

る侵食（削剥）速度評価手法について，手法やその指標，対象期間，対象地域について概略を

取りまとめている（産業技術総合研究所，20181））．本節では，隆起・侵食速度評価の基本情報

となる海成・河成段丘面や侵食小起伏面等の基準面高度・形成年代や，ダム・堰堤等の堆砂量

や浚渫量等のうち，内陸部の隆起速度評価への適用性が期待されているものの少数の適用事例

しか存在しない河成段丘を用いた隆起速度評価手法について，手法的な検討と適用事例につい

て再度検討を行う．また，長期間の平均的な流域削剥量を過少評価する可能性が指摘されてい

るダム堆砂量についても近年のデータが取りまとめられていないことから基本情報として取り
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まとめるを行う．最後に，隆起・侵食評価手法の適用条件を整理し，それらを異なった地形・

地質条件に適用した場合の適用性と課題の抽出を行う． 
 

1.1.1 河成段丘を用いた内陸部の隆起速度評価手法とその適用性の検討 
1.1.1.1 第四紀の気候・海面変動に対応して形成された河成地形面 

第四紀の直近の海洋酸素同位体ステージの寄稿・海面変動に対応して形成された河成地形面

とその比高値の定義を図1.1.1-1に示す． 

 
図 1.1.1-1 第四紀気候・海面変動に対応して形成された河成地形面の模式縦断図（幡谷，20052）） 
 
1.1.1.2 河成地形面の高度分布を用いた隆起量評価の前提条件 

海成段丘が分布しない内陸部の隆起速度評価では，河成段丘面相互の比高や現河床と埋没谷

底の比高などを用いて，隆起量を求めることができる．これらは第四紀の氷期－間氷期サイク

ルに対応して河川の縦断形が変化するというモデル（貝塚，19693）など）に基づくものであり，

同様の気候条件下では相似形の河床縦断形が形成されるという仮定を置き，それらの縦断形の

比高を地殻変動量としている．このような河成地形の比高を用いて地殻変動量を求めるための

条件としては，現河床が平衡状態に達しているという前提が成り立たなければならない．河床

縦断形が平衡に達するのは下流側から始まり，上流側に遡及していくため，上流側の河床が平

衡状態に達するためには一定の時間を要する（図 1.1.1-2 参照）．柳田（1991）4）は，北海道鵡

川（総延長約 140km）と沙流川（総延長 90km）において，最終氷期に形成された地形的に一

連の段丘面の離水年代に差があること，下流に対して上流側では 1.5～3 万年遅れることを示し

ている．また，吉山・柳田（1995）5）は，現河床に遷急点が存在するような区間は平衡状態で

はないという指摘もしており，上流域において河成地形面を用いて地殻変動量を求める際には

周辺の河川地形の確認を含めた検討が必要である． 
幡谷（2006a）6）は，氷期の堆積河成段丘の形成は，海水準低下開始直前の河床が海水準低

下によって下刻が進み，河川流路から取り残されて保存されるプロセス，即ち最も海水準が低

下した時期というよりも海水準の“顕著な低下”が開始された頃の地形面が河成段丘として保

存されていくプロセスであるとし，柳田（1991）4）の事例に基づいて図 1.1.1-2 のようにモデ

ル化している． 
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図 1.1.1-2 氷期の堆積段丘形成モデル（幡谷，2006a6）） 
 

1.1.1.3 段丘対比の考え方 

幡谷（2006b）7）は河成段丘の対比の考え方として，①段丘の被覆層最下部の年代を段丘化

の年代ととらえると，図 1.1.1-3(A)では T1 面，T2 面，T3 面の 3 面が認識されることになるが，

②段丘礫層の上位の示標火山灰層や風成層の一部に欠損があると考えれば，図 1.1.1-3(B)のよ

うに同一の T 面とみなすことができることを指摘している．どちらの可能性もあることから，

両者の可能性のうちどちらがより蓋然性が高いか様々なデータから検証する必要がある． 

 
図 1.1.1-3 段丘対比における可能性の検討（幡谷，2006b7）） 
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1.1.1.4 同時代の堆積面・侵食面の誤認 

豊島（1989）8）は，東北地方では最終氷期の堆積段丘（図 1.1.1-4 の fT2）を数 m 下刻した

侵食段丘（図 1.1.1-4 の fT2’）が広く分布するとしている．このような地域で TT 法による隆起

量評価を行う場合，段丘の堆積面と侵食面を厳密に区分する必要がある．幡谷（2006a）6）は，

図 1.1.1-4 の場合，TT＝fT6－fT2 であり，fT6’（侵食段丘）を fT6（堆積段丘）と誤認して TT
＝fT6’－fT2 とした場合，隆起量を過少評価することになることを指摘している． 

 

 
図 1.1.1-4 堆積段丘を下刻する侵食段丘の存在と TT 値（幡谷，2006b6）） 

 
1.1.1.5 隆起量と下刻量の不一致の可能性 

田力（2005）9）は，河成地形面の比高を利用して隆起量を求める方法が，隆起量＝下刻量を

前提としていることから，隆起量や下刻量のいずれかかが卓越している場合に河口部意義では

隆起量の過大評価や過小評価が生じることを指摘している．具体的には，図 1.1.1-5(a)では上

流部で過少評価となり，図 1.1.1-5(c)では上流部で過大評価になる．  
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図 1.1.1-5 隆起と下刻の関係（左列）と河床縦断形の発達（右列）の模式図（田力，20059）） 

 
1.1.1.6 河成段丘を用いた隆起速度評価手法の適用条件・適用可能性についての検討 

河成段丘を用いた各種の隆起量評価手法は，内陸部の隆起活動評価手法として理論的根拠が

あり，有効と考えられる．隆起量評価手法として用いる場合，最も重視すべきことは段丘対比

の信頼性であり，客観的な年代論に基づく段丘対比がなされていることを確認すべきである．・

幡谷(2006b) 7）は，地形・地質・年代などをバランスよく検討し，総合的な段丘対比・編年手

法を構築していくことが肝要であるとしている．幡谷(2006b) 7）等を参考にした場合，河成段

丘を用いた隆起速度評価手法における主なチェックポイントは以下のようにまとめられる． 
〇地形：段丘面の分布・連続性，平坦度，傾斜，開析度の確認など 
〇地質：段丘堆積物の層序・性状・堆積相，段丘面の種別（堆積面 or 侵食面），風成堆積

物の認定，段丘堆積層の一部欠落・不整合等の予断なき確認など 
〇年代：既存火山灰層序との整合性，クリプトテフラの認定，14C 年代・石英 OSL 年代・

カリ長石 p-IRIR 年代の利用など 
〇離水時期：下流側から上流側へと進む侵食作用による離水時期の時間遅れの確認な 

河成段丘を用いた各種の隆起量評価手法の適用上の最大の問題は，河成段丘の分布の地域性

である．即ち，河成段丘は中部地方以北では比較的よく発達するが，近畿地方以南では最終氷

期の堆積段丘の発達が悪く，最終氷期の堆積段丘の存在が報告されているのは，紀伊山地や四

国山地等の比較的大起伏の山地に流域をもつ河川の中・上流域のみである（吉山・柳田，19955））．

産業技術総合研究所地質調査総合センターの地質文献データベース登録された“要旨を除く”

文献から「段丘を含み，海成段丘および海岸段丘を含まない」検索を地域ごとに行った結果，



第１章 隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 

1-6 

中国・四国・九州地方に関連付けられた文献は全体の 16%に過ぎず，近畿地方以南において河

成段丘が発達していないことと調和的な結果と考えられる．また，吉山・柳田（1995）5）の主

たる検討対象外の河川流域，具体的には東北地方（上北平野周辺地域及び北上川流域），南関東

地方（利根川流域及び多摩川流域），北陸地方（富山平野周辺地域），東海地方（木曽川流域），

近畿地方（淀川流域）等で河成段丘が記載された文献の詳細調査を行ったところ，以下のよう

であった． 
・河成段丘堆積物の放射年代や被覆層の火山灰層序等の年代に基づかず段丘面の標高分布の

みから年代が推定されている文献，あるいは一部の段丘のみで放射年代や火山灰層序等が

得られているのみである文献が多数存在する． 
・幡谷(2006a) 6）は河成地形面が堆積面であるのか侵食面であるのかを識別する必要を示し

ているが，そのような観点からの記載はほとんどなく，単に堆積面と（潜在的に）みなし

ている文献がほとんどである． 
・隆起・沈降活動に関連付けられた文献の多くは地震・断層活動に関連したものであり，河

成地形面の切断や比高を用いて断層活動を検証したものである． 
・従って，少数の著者の文献を除いて，既存文献の河成段丘の記述のみから隆起活動の評価

を行うことは難しい．既存の文献からは河成段丘の存否情報の抽出に留め，詳細な現地調

査により内陸部の隆起活動の評価を行うことが望ましいと考えられる． 
 
 
1.1.2 ダム堆砂量に関する基本情報の収集および削剥速度評価手法としての適用性の検討 

ダム・堰堤の堆砂量は，比較的高い精度で把握可能であり，イベント的なフラックスや平均

的な堆砂増加量等も取得可能である．しかし，近代的なダム・堰堤は設置後長くとも 102 年オ

ーダーしか経過しておらず，堆砂量等のデータが保存されている期間はこれよりも短く 101 年

オーダーである．実測に基づく土砂生産量の経時的な変動で把握される範囲は，豪雨や地震等

によって発生する深層斜面崩壊等によって土砂が大規模に供給されるイベントの再来周期より

も概して短く，短期間のダム等の堆砂量の実測による流域土砂生産量の予測は，長期間の平均

的な流域土砂生産量を過少評価する傾向にある（松四・松崎，201310）；図 1.1.2-1）． 
 

 

図 1.1.2-1 土砂生産量の経時的変動と土砂生産量予測との関係(松四・松崎，201310）) 
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以下では，ダム堆砂量の持つデータとしての限界を踏まえながら，放射性廃棄物の埋設のよ

うな 10 万年スケールの長期にわたる削剥量評価への適用性について，平成 29 年度に続いて再

度検討する． 
 
1.1.2.1 ダム堆砂量に関する基本データ 

一定規模以上のダム・堰堤については，法律や条例により堆砂量の報告が義務付けられてお

り，所管行政機関のもとにデータが蓄積される．代表的なものを 2 例示す． 
①法律：河川法第 15 条の 2  （1977FY 以降義務化） 

対象：貯水容量 100 万 m3 以上 
所管：国土交通省水管理・国土保全局河川環境課 
情報：「全国のダム堆砂状況について」 

②法律：電気事業法第 106 条 
対象：総貯水容量 100 万 m3 以上，高さ 15m 以上 
所管：経済産業省商務情報政策局電力安全課 
情報：「発電用貯水池・調整池堆砂状況」 

これらのうち②の「発電用貯水池・調整池堆砂状況」については，『電力土木』誌に 1961 年度

～2003 年度までの堆砂状況が掲載され，公開情報となっている．しかし，2003 年度に「行政

機関の保有する個人情報の保護に関する法律」が制定されたため，以降の堆砂状況については

公開されていない． 
国土交通省所管の①の「全国のダム堆砂状況について」河川環境課に確認したところ，2008

年度～2015 年度のデータを数値化して保有しており，使用法等について一定の制限はあるもの

の提供可とのことであった． 
このため，『電力土木』誌に 1961 年度～2003 年度まで掲載された「発電用貯水池・調整池

堆砂状況」を基本情報として数値化し，以下の評価用データを作成した． 
・期間：1961FY～2003FY，ダム数：2003FY において 420 ダム 
・期間：2008FY～2015FY，ダム数：2015FY において 1,005 ダム 

ダム数の違いは，経済産業省が発電用ダムのみを対象にしているのに対し，国土交通省が全て

のダムを対象としているからである． 
 

1.1.2.2 ダム堆砂量に影響を及ぼす因子に関する既往研究 
流域の最上流部に位置するダムの堆砂量は，周辺の気象条件や地形・地質に影響を受けてい

ることが想定される．竹林ほか(1992) 11）は，ダム貯水池の堆砂量を推定するため，建設省（当

時）が堆砂報告を受けている 177 ダムを対象に，地形・地質や水文等の諸因子について単相関

分析を実施し（表 1.1.2-1），これらの諸因子の相関係数の最大値は平均傾斜の 0.38 であり，各

因子の単相関性が低いことを報告している．石井(2012) 12）は，発電用ダム 73 ダムを対象に，

ダムの規模に関わる因子や立地条件に関わる因子との関係を分析し，竹林ほか(1992) 11）と同様

に平均傾斜量との関連性が最も強いこと，また比流量・貯水池回転率も関連性が強いことを報

告している．いずれの報告でも地質学的要因との相関係数は地形学的要因よりも低い値となっ

ている． 
一方，宮崎・大西(1998) 13）は，「比堆砂量に最も大きな影響力を持つ要因は崩壊地分布で，

平均傾斜がこれに次ぐ．地質区分の影響は比較的小さく，10 年確率最大日雨量はほとんど影響

されない」と，竹林とは異なり「崩壊地」の分布面積が最も相関が高いとしている．長谷川ほ

か(2005) 14）は，自らの提案する“平均メッシュ傾斜”がダム堆砂量と最も相関が高いとしている

が（表 1.1.2-2），「崩壊地」との関係についても言及しており「我が国の荒廃地域*は中部山岳
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地域や四国山地などの急峻で隆起運動の盛んな山地に多く分布していること」から，「簡易的に

は，荒廃地域*の有無に関わらず，平均メッシュ傾斜のみで比堆砂量を説明できる可能性がある」

としている． 
 

表 1.1.2-1 堆砂影響因子との単相関分析結果（竹林ほか，199211）） 

 
 

* 長谷川ほか(2005) 14）の「荒廃地域」は，全国治水砂防協会（2008）15）「砂防便覧」の重荒廃地域と一般

荒廃地域を合わせたものであり，「砂防便覧」では，重荒廃地域と一般荒廃地域が以下のように定義されて

いる． 
①重荒廃地域： 大規模な崩壊，禿赭地，滑落崖地を含んだ地質及び植生の不安定な地域． 
 ・大規模な崩壊地とは１崩壊面積 0.3km2

以上のもの． 
 ・大規模な禿赭地とは１禿赭面積 2.0km2

以上のもの． 
 ・大規模な滑落崖地とは，断続的な崩落崖に含まれる面積 1.0km2

以上のもの． 
②一般荒廃地域： 崩壊地，禿赭地，滑落崖地が点在し，その延べ面積がその地域の相当量を占め，その

地域に荒廃をもたらすとともに，下流地域に土砂氾濫及び洪水氾濫の危険を及ぼすおそれのある地域． 
  延べ面積が相当量とは， 
  ・崩壊地  1％以上，  ・禿赭地  10％以上，  ・滑落崖地 5％以上 
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表 1.1.2-2 堆砂量推定に使われる主な地形量（長谷川ほか，200514）） 

 
 
 
1.1.2.3 ダム堆砂量を用いた侵食速度に関する既往研究 

ダム堆砂量を用いて，流域の侵食速度や土砂生産速度を取り扱った主な論文を以下に示す． 
藤原ほか（1999）22）「日本列島における侵食速度の分布」. 
 『電力土木』誌に掲載された 1961FY～1992FY のデータを使用し，82 ダムを対象に，土砂

流入量と高度分散量を基づいて日本全国の侵食速度を試算したもの（図 1.1.2-2）． 
長谷川ほか（2005）14）「ダム堆砂データに基づく日本全国の潜在的侵食速度分布」 
 『電力土木』誌に掲載された 1961FY～2001FY のデータを使用し，72 ダムを対象に，土砂

流入量と平均メッシュ傾斜を用いて日本全国の侵食速度を推定したもの（図 1.1.2-3）． 
岡野ほか（2004b）24）「ダム貯水池流入土砂に基づく堆砂管理についての考察」 
 国土交通省直轄及び水資源機構管理ダム 93 ダムのうち 46 ダムのデータ基に，国土数値情報

（地形・地質）に基づく土砂生産量強度マップを開発したもの（図 1.1.2-4）． 
 

 
図 1.1.2.-2 基準高度分散量から求めた山地毎の平均侵食速度（藤原，199922）） 
線で示した値は，扇状地や崖錐の体積などから求めた数千年～数万年間の平均的な侵食速度． 

単位 地形量 説明 主な文献
流域 起伏量比 流域の起伏量を河川の流路距離で除した値 16), 17), 18)
流域 流域面積 集水域に相当する上流域の面積 17), 18), 19)

メッシュ 地貌係数
流域内でのメッシュ単位の標高と起伏量の平
均値の積

20)

メッシュ （基準）高度分散量
流域内のメッシュ内に含まれる複数の標高
データの標準偏差の流域内での平均値

21), 22)

メッシュ 起伏度×平均標高
流域内でのメッシュ単位の起伏量のうち最頻
値より大きい階級の値を合計し流域面積で除
した値と平均標高の積

23)

メッシュ 傾斜（傾斜二乗）
流域内のメッシュ傾斜の合計値を流域面積で
除した値

14)

16)吉松(1977)，17)建設省河川局(1966)，18)日本河川協会(1997)，19)芦田・奥村(1974)，20)田中・

石外(1974)，21)Ohmori(1978)，22)藤原ほか(1999)，23)岡野ほか(2004a)，14)長谷川ほか（2005）
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図 1.1.2.-3 全国の流域単位の侵食速度ポテンシャルマップ（長谷川ほか，200514）） 

 
 

 
図 1.1.2.-4 土砂生産量強度マップ 全国版（岡野ほか，2004b24）） 
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1.1.2.4 ダム堆砂量を用いた侵食速度に関する既往研究のまとめ 
現時点で使用可能なダム堆砂量に関する基本データは，長谷川ほか(2005) 14）が検討を行った

時点から 2 年間のデータの追加（純増）があるものの，その後 4 年間の空白時期があるため，

2008FY～2015FY の 8 年間のデータの取り扱いが難しく，実際上は長谷川ほか(2005) 14）が検

討を行った時点とほとんど変わらないデータと言える．従って，長谷川ほか(2005) 14）と解析方

法等を変えない限り同じ結果となることが予測される． 
藤原ほか(1999) 22）や長谷川ほか(2005) 14）による侵食速度（図 1.1.2-2&3），岡野ほか(2004b)24）

による土砂生産速度（図 1.1.2-4）は基本的に同じ傾向を示している．また，松四・松崎(2013)10）

が指摘しているように，実測に基づく土砂生産量の経時的な変動で把握される範囲は，豪雨や

地震等によって発生する深層斜面崩壊等によって土砂が大規模に供給されるイベントの再来周

期よりも概して短く，短期間のダム等の堆砂量の実測による流域土砂生産量の予測は，長期間

の平均的な流域土砂生産量を過少評価する傾向にある． 
今回収集したダム堆砂量データのうち，藤原ほか(1999) 22）や長谷川ほか(2005) 14）でも検討

対象にしている堆砂データを図 1.1.2-5 に示す．笹生川ダムでは，昭和 40 年奥越豪雨時のダム

堆砂量が通常年の約 20 倍程度に増加しており，豪雨等のイベントの影響の大きさが理解でき

る．また，伊藤（1996）25）は，日本の代表的な湖沼・内湾の過去 1 万年間の堆積速度の変遷

から，現在の削剥速度が縄文海進期の最も温暖な時期に比べて低いことを指摘しており，現在

のダム堆砂量から削剥速度を求めたとしても，10 万年程度が必要とされる放射性廃棄物の埋設

処分の侵食評価に使うことは難しいと考えられる． 
 

 
図 1.1.2.-5 福井県笹生川ダムの堆砂状況の変遷 

 
 
1.1.3 隆起・削剥評価手法の適用条件の整理と地形・地質条件に基づく適用性の検討 

本項では，放射性廃棄物の埋設処分において105年オーダーの隆起・削剥評価が必要となるこ

とを前提として，隆起・削剥評価手法の各評価手法について適用条件の整理と地形・地質条件

に基づく適用性と評価値としての有用性について検討する． 
 
測地学的手法 

測地学的手法を用いた隆起評価手法は，時間スケールが102年オーダー以下であり，103～105

年以上の長期間を対象とした段丘面高度等を用いた隆起評価手法とは整合的な値が得られてお

らず，放射性廃棄物の埋設処分等の105年オーダーの隆起評価に用いることは適当ではない（産

業技術総合研究所，2018）1)． 

←昭和40年奥越豪雨

←昭和54年台風16号

データ無

強い降雨情報なし→

堆砂容量＝3500m3

経過年数
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段丘面高度 
段丘面高度を用いた隆起評価手法は、対象となる時間スケールが103～105年オーダーであり，

沿岸部におけるMIS5e～MIS9の海成段丘の分布が小池・町田（2001）26)によってまとめられて

いる．また，内陸部における河成段丘を用いた隆起評価については1.1.1項に記述したように，

中部地方以北では105年オーダーでの評価が可能である． 
侵食小起伏面高度 

侵食小起伏面高度を用いた隆起評価手法は，時間スケールが106年オーダー以上であり，侵食

小起伏面が面的な拡がりをもつため，地域毎の隆起量の違いを検討することができるが，隆起

量は第四紀全体の平均的な隆起量を示しているため，その間の105年オーダーでの隆起速度の変

化を追うことはできず，105年オーダーでの隆起速度は別の手法で検証する必要がある． 
地質学的深度情報＋年代 

堆積岩類の堆積相や構成鉱物・間隙率等あるいは火成岩類の岩相等の地質学的エビデンスに

基づいて，堆積岩類の堆積深度や埋没深度あるいは火成岩類の固化深度の推定が可能である．

これらの深度情報と現在の標高，年代値を組み合わせることによって，時間スケールが106～

108年オーダーの隆起・沈降評価が可能となる．隆起速度を評価することが可能となる．これら

の深度情報を用いて，時間スケールが106～108年オーダーの隆起・沈降評価が可能である．以

下ではいくつかの具体例を示す． 
堆積岩類の堆積深度を用いた例として六甲山地の例を示す．六甲山地は、新第三紀鮮新世か

ら第四紀更新世にかけて活動した六甲変動による隆起地塊である。六甲山地から大阪湾底にか

けては，約100万年前に水深20m前後の内湾底に堆積した大阪層群の第1海成粘土層（Ma-1）
が広範に分布しており，六甲山地部では標高500m地点に，大阪湾底においては海底下500mに

伏在していることが確認されており（藤田，198327）など），例えば六甲山地部の標高500m地

点の隆起速度は0.05mm/yrと見積もることができる． 
堆積岩類の構成鉱物・間隙率等による埋没深度推定は，続成作用に伴うopal-A→opal-CTの変

化，沸石相の変化等の温度－圧力条件の上昇に伴う変化などから埋没深度を推定するものであ

る（勘米良ほか，199128）など）．また，間隙率も圧密により減少するため，圧力条件のみによ

る変化からも埋没深度を推定することができる（清水，198929）など）．年代値としては，堆積

年代，鉱物の生成年代・閉鎖年代等の様々な年代値を用いることが想定され，推定すべき隆起

速度評価期間に応じた適切な年代値を用いる必要がある．しかしながら，珪質堆積物中のopal-A
→opal-CT→石英などの変化や火山砕屑岩類中の沸石相の変化等の続成作用に伴う変化速度は

低温では極めて緩やかであり，高温では速く進むという特徴があり，比較的深い深度まで埋没

し比較的高い地温状態を経たような履歴を持つ堆積岩類に対しては最大埋没深度等の推定が容

易であるが，埋没深度が比較的浅く低い地温状態が保たれたような堆積物などでは埋没深度の

増加に伴う温度上昇による変化と経過時間の増加による変化との判別がつかず深度の推定が困

難になるという問題がある．従って，この手法が適用可能な地域は，地温が著しく高い地域か，

急激な堆積・埋没作用が第四紀に起こった堆積盆に限定されることに留意する必要がある． 
飛騨山脈北部には日本で最も若い花崗岩が分布しており（Harayama, 199230）），隆起・削剥

速度が極めて速い地域である．飛騨山脈黒部川流域に分布する黒部川花崗岩は，マグマ溜まり

存在当時の深度と岩相の関係から，上部花崗岩と下部花崗岩に分類され，上部花崗岩はマグマ

溜まり上部の液相農集部，下部花崗岩はマグマ溜まり下部の結晶農集相（クリスタルマッシュ）

に相当すると推定されている（Wada et al., 200431））．黒部川花崗岩西縁部では固結時の推定深
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度 10km（Wada et al., 200431）），黒部川花崗岩の石基年代 1.55±0.14Ma（原山ほか，201032））

に基づいた計算値としては隆起速度を 6mm/yr と見積もることができる． 
このように堆積岩類や火成岩類の地質学的エビデンスと年代値に基づいて，時間スケールが

106～108年オーダーの隆起・沈降評価は可能ではあるが，適用可能な地域は隆起速度が著しく

速い地域である可能性が高いこと，また侵食小起伏面高度を用いた隆起評価手法と同様に，こ

れらの手法で得られる隆起・沈降量は106年オーダー以上の期間の平均的な隆起・沈降量を示し

ており，その間の105年オーダーでの隆起・沈降速度の変化を追うことはできず，105年オーダ

ーでの隆起・沈降速度は別の手法で検証する必要があることに留意すべきであろう． 
ダム堆砂量 

ダム堆砂量を用いた削剥評価手法は，時間スケールが102年オーダー以下の削剥評価手法であ

り，1.1.2項で述べたように105年オーダーの隆起評価に用いることは適当ではない． 
堆積物量 

堆積盆等の堆積物量を用いた削剥評価手法は，時間スケールが104年オーダー以上であり，扇

状地・三角州・堆積盆内の評価期間中の堆積物量を評価するためには，堆積物の堆積時期の推

定と堆積物量の推定に必要となる同時代面の認定が必要とされる．しかし，適当な火山灰層序

が適用可能な場合を除き年代の推定が困難であることや同時代面の認定に必要な物理探査やボ

ーリング調査が十分に実施されていることは稀であるため堆積物量の推定値の信頼度が低く，

信頼度の高い削剥評価データを取得することは一般的には困難である． 
宇宙線生成核種 

宇宙線生成核種を用いた削剥評価手法は，時間スケールが 102 年～106 年オーダーであり，

表層の岩石・土壌等に含まれる宇宙線生成核種濃度の深度分布を調べることによって，長期間

にわたって定常的に侵食を受け続けている尾根等の基準地形面の 103 年～106 年オーダーの侵

食速度を求めることが可能である．この手法では，原理的には，異なる 2 点以上の深度で求め

た核種濃度の深度分布に侵食速度と地形面の形成年代を変数とするモデルカーブをフィッティ

ングさせることで，侵食速度および地形面の形成年代を求めることが可能である(Siame et al., 
200433）)が，これまでに報告された測定精度・誤差等を考慮すると，異なる 5 点以上の深度で

求めた核種濃度の深度分布に対して侵食速度と地形面の形成年代を変数とするモデルカーブを

フィッティングさせることが望ましい．また，放射壊変を無視できる時間スケール（102 年～

104 年オーダー）では，地表面における宇宙線生成核種濃度は，宇宙線の暴露による継続的な

生成による蓄積と，侵食による表層物質の削剥により動的平衡となり（例えば，松四ほか，

201434）），流域出口に排出される土砂は，流域の上流側で動的平衡となった表層物質が削剥さ

れたものであるという前提のもと，流域出口の土砂中の宇宙線生成核種濃度から流域内の平均

的な侵食（削剥）速度が推定されている（Portenga and Bierman, 201035））．ただし，ここで想

定されている表層削剥は，ソイルクリープやガリー侵食，表層崩壊といった地表面における宇

宙線の平均減衰長の範囲内の削剥作用までである．豪雨や地震等によって発生する深層斜面崩

壊は，地表面における宇宙線の平均減衰長よりも深い領域で発生し，土砂を大量に供給するが，

このような深層斜面崩壊は宇宙線生成核種に基づく侵食速度評価手法では原理的に評価できな

い．従って，地表面において小規模な表層崩壊しか起こっていない地域や，小規模な深層斜面

崩壊が稀にしか起こらない地域の平均的な侵食速度の評価に適しているが，深層斜面崩壊が大

規模に発生する地域に適用することは適切ではない可能性があることに留意する必要がある． 
熱年代 

熱年代法を用いた削剥評価手法は，時間スケールが106年オーダー以上であり，明瞭な準平原

（侵食小起伏面）が保存されていないような山地に適用可能であるが，現状のアパタイトやジ
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ルコンを用いたFT法とHe法の適用条件として，基盤隆起速度が0.5～1mm/yr以上であること，

最大標高が約1,000mを超えていることが挙げられており（末岡ほか，201536）），比較的険しい

山岳地域のみが熱年代法による隆起速度の算定が可能な地域となり，放射性廃棄物の埋設処分

で想定されるような埋設候補地への熱年代法の適用は困難である．また，侵食小起伏面高度を

用いた隆起評価手法と同様に，熱年代法で得られる削剥量は106年オーダー以上の期間の平均的

な削剥量を示しており，その間の105年オーダーでの削剥速度の変化を追うことはできず，105

年オーダーでの削剥速度は別の手法で検証する必要がある． 
 

隆起・削剥評価手法の各評価手法について，評価手法の対象や時間スケール，地域的な適用

性について，適用性を4段階に分けて評価した結果を表1.1-1に示す．なお，地域的な適用性に

あたっては，沿岸域（低地・台地・丘陵・山地）の4類型と，内陸部（盆地・山地）の2類型の

合計6類型に区分し，それぞれへの適用性について検討した．なお，地形分類については，本

頁の下部に注釈として記述した．  
 

表1.1-1 隆起・削剥評価手法の手法・対象・時間スケール・適用性のまとめ 

 

 

* 地形の分類は，鈴木（199837), 200038)
）等を参考に，以下のように定義する． 

 ・低地：河川・海・湖沼沿いのほぼ平滑な平坦地であり，人口堤防などの防災工によって保護されてい

なければ 100年に 1 度程度の頻度で起こる大規模な出水や暴浪の時に冠水するような相対的に

低い土地． 
 ・盆地：低地のうち，内陸部に存在し，周囲を丘陵・山地に囲まれたもの． 
 ・台地：低地が離水し，河川侵食または海岸侵食によって開析され，一方ないし四方を崖または急斜面

で縁取られ，周囲よりも不連続的に高い平坦地．100 年に 1 度程度の頻度で起こる大規模な出

水では冠水しない高台． 
 ・丘陵：起伏地のうち，主要尾根の高度が約 500m 以下であり，平均起伏量が 50～300m/km2

のもの． 
 ・山地：起伏地のうち，主要尾根の高度が約 500m 以上であり，平均起伏量が 300～700m/km2

のもの． 

低地 台地 丘陵 山地 盆地 山地

GPS測位 ≦101年 ◎ ◎ ◎ ◎ ◎ ◎

水準測量 ≦102年 ◎ ◎ ◎ ◎ ◎ ◎

海成段丘 103～105年 ◎ ◎ ◎ × － －

河成段丘*3 103～105年 〇 ◎ ◎ 〇 ◎ 〇

侵食小起伏面 ≧106年 － － － 〇 － 〇

海成堆積物（露頭） 106～108年 △～〇 〇 〇 〇 〇 〇

海成堆積物（コア） 106～108年 〇 〇 〇 × 〇 ×

火成岩（露頭） 106～108年 × × × 〇 × 〇

ダム集水域 101～102年 × △ △ 〇 △ 〇

扇状地 ≧104年 － △ △～〇 △～〇 △～〇 △～〇

三角州 ≧104年 △～〇 － － － － －

堆積盆 ≧104～106年 △～〇 × × － △～〇 －

集水域 102～104年 △～〇 △～〇 〇 〇 △～〇 〇

侵食面 103～106年 △ △ 〇 〇 △ 〇

露頭orコアの削剥史 106～108年 × × × 〇 × 〇

［注1］時間スケールは10x年オーダーで表示する．

［注3］河成段丘による隆起評価手法の適用地域は中部地方以北に限られる．

適　　　　　　用　　　　　　性*2

沿　　岸　　域 内陸部

隆起

手法・指標

標高

時間スケール*1

削剥

ダム堆砂量

堆積物量

宇宙線生成核種

対象

［注2］適用性の区分　◎＝適用性高い，　○＝適用性あり，　△＝適用性低いor一定条件下で適用可，
　　　　  　　　　　　　　 ×＝適用性極めて低いor適用不可，　 －＝存在しない

測地

段丘面高度

侵食小起伏面高度

堆積深度＋年代

埋没深度＋年代

固化深度＋年代

熱年代
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これらのうち測地学的手法については，適用性は高いものの，既に述べたように 103～105

年以上の長期間を対象とした隆起評価手法とは整合的な値が得られておらず，放射性廃棄物の

埋設処分等の 105 年オーダーの隆起評価に用いることは適当ではないと考えられる．また，適

用性ありとしたものも，実際の地形・地質条件によっては適用できないものも多く存在するこ

とに留意する必要がある．以上を総合すると，放射性廃棄物の埋設処分に必要な 105 年オーダ

ーの隆起評価としては段丘面高度を用いた手法を用いるのが適当であり，宇宙線生成核種を用

いた手法を補完的に用いることが望ましいと考えられる． 
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1.2 空間スケールを考慮した隆起評価手法に関する妥当性の評価 
【実施内容】 
 平成 29 年度までの成果及び既往研究成果を踏まえ，平成 30 年度は青森県上北平野及びその

北側周辺地域に分布する海成段丘を対象に，海成段丘の堆積相解析手法と長石の光ルミネッセ

ンス年代測定法を組み合わせた隆起速度の定量評価を実施し，近接する地域間の海成段丘の対

比の妥当性や隆起量／隆起速度の違いについて地形・地質学的な検討を行い，隆起活動の空間

スケールや本隆起速度評価手法の妥当性を検証する．また，カリ長石の光ルミネッセンス法に

用いる試料の前処理法に要する時間の短縮化や，年代の古い試料等に対する単粒子法に基づく

光ルミネッセンス年代測定の有効性・測定時間短縮化効果等について検討する． 
 
【成果】 
1.2.1 青森県上北平野～下北半島南部における隆起活動の空間スケールの評価 
1.2.1.1 はじめに 

地殻の長期安定性の評価では，数万から数十万年といったスケールでの長期地質変動を解明

する必要がある．その中でも，沿岸域の長期安定性に影響を与える，隆起，沈降，侵食，堆積

及びその速度と速度変化や空間的傾向を評価することが，将来の廃棄体と地表との接近過程の

予測にとって重要である．海成段丘は沿岸域における数十万年間におよぶ隆起速度を議論する

上で，最も重要な対象物である（宮内, 19851); 太田・平川, 19792)など）．海成段丘を対象とし

た隆起速度は隆起量と年代から得られるが，従来の手法ではその両方の見積もりにおいて問題

点があった．そこで過年度の課題において，その改善策として，堆積物の詳細な堆積相解析と

VRS-GPS 測量による隆起量の見積もり，またルミネッセンス年代測定を用いることで新たな

隆起速度評価手法を確立し，青森県上北平野をモデルフィールドとして有効性を検討してきた．

また，ルミネッセンス年代の精度と確度に影響を及ぼす鉱物のルミネッセンス特性の地域的な

差異についても検討した．平成 30 年度は，対象地域をモデルフィールドである青森県上北平

野から北方に延長し，近接する地域間の海成段丘の対比の妥当性や隆起量／隆起速度の違いに

ついて地形・地質学的な検討を行い，隆起活動の空間スケールや本隆起速度評価手法の妥当性

を検証する． 
 
1.2.1.2 隆起速評価手法 

海成段丘は，主に上位の陸成層と下位の海成層（浅海性堆積物）により構成され，それらが

時代とともに隆起することでできたと考えられている．そのうちの下位の海成層が最近数十万

年間の氷期－間氷期サイクル（Waelbroeck et al., 20023); 図 1.2.1-1）における間氷期（高海水 
 

 
図 1.2.1-1 過去約 45 万年間の海水準変動．Waelbroeck et al. (2002)3) のデータを参考にした． 
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準期）に堆積したものとして，その堆積年代を主に陸成層中の火山灰により決定し，段丘形成

史を議論してきた（小池・町田，20014)）．一方で隆起量は，間氷期の海面高度を現在と同じ程

度とし，海成段丘面が当時の海面高度を表すと近似することで，その地域の隆起速度をおおま

かに評価することができる．しかし，海成段丘の高度は陸成層の厚さの分だけ当時の海面高度

よりも高くなる．また対比可能な火山灰層が見られない場合，海成段丘の対比と年代決定にも

問題があることから，こうした手法による隆起速度の見積もりには不確実性があった． 
本課題では平成 25 年度より，これらの問題点を克服し隆起速度評価を高度化するため，浅

海堆積物の堆積年代を直接決定できるルミネッセンス年代測定法と，詳細な堆積相解析による

海面指標の認定とを組み合わせた手法を確立し，各地で隆起量評価を行ってきた（産業技術総

合研究所深部地質環境研究コア，20145), 20156)；産業技術総合研究所，20167), 20178)，20189)）． 
ルミネッセンス年代測定法は，堆積物中に普遍的に含まれる石英・長石を用い，現在から数

十万年前までの堆積年代の測定が可能な手法である（図 1.2.1-2）．ルミネッセンスは，石英・

長石などの鉱物の結晶格子中の電子が，周囲に存在する天然の放射性核種からの α，β，γ 線や

宇宙線を受けることで電離し，不対電子となり結晶の格子欠陥にトラップされた後，光や熱の

刺激による励起で再結合されることによって発せられる．鉱物が地中に埋積される間，周囲の

放射性核種からの放射線の照射は続き，時間とともに鉱物中の不対電子の蓄積量が増えた結果，

ルミネッセンス強度も大きくなる．この現象を利用し，試料から発せられるルミネッセンス強

度から放射線の蓄積量を求め，単位時間あたりの線量率（年間線量）で割ることにより，埋積

時間の長さ（ルミネッセンス年代）を決定する．堆積物中の鉱物粒子は，運搬過程において光

ブリーチングを受けて光ルミネッセンスがリセットされるため，堆積年代（堆積後の経過年代）

を求める場合には光ルミネッセンス年代測定法が有効な手法となる． 
 

 
図 1.2.1-2 更新世中期以降の主要な地質年代測定法の比較 

 
光ルミネッセンス年代測定法の対象となる石英と長石では，適用される手法や対象年代がこ

となっている．Murray and Wintle (2000) 10)による Single aliquot regenerative dose (SAR)法（再

生曲線法）により，石英で顕著な実験中のルミネッセンス感度変化の問題が改善されて以来，

石英 OSL 年代は広く用いられるようになっている．しかし，その反面，石英は不対電子の容量

が小さく，一般的には 10 万年を超える古い試料ではルミネッセンス信号が飽和してしまうた
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め有効な年代値が得られないと考えられている．一方，長石は不対電子の容量が石英と比較し

てはるかに大きく，数十万年前の試料でも信号が飽和しないが，anomalous fading と呼ばれる

ルミネッセンス信号の不安定さが従来問題であった．そこで Thomsen et al. (2008) 11)は，長石

でも安定した信号を得られる post-IR IRSL(pIRIR)法を開発した．pIRIR 法は Thiel et al. 
(2012)12)などで応用され，数十万年前までの地層の年代測定に有効であることが報告されてい

る． 
日本列島の海成段丘における堆積相解析は 1980～1990 年代に盛んに行われ（Murakoshi and 

Masuda, 199213)；Ito and O’Hara, 199414)；Shirai and Tada, 200015)など），特に目新しい手法

ではないが，これまで隆起量評価に積極的には応用されてこなかった．日本列島の沿岸域の大

半は太平洋など外洋に面した地域である．潮の干満の差が小さい日本の海岸において潮汐の堆

積作用は目立たず外洋域では専ら波浪の作用が卓越する．こうした波浪卓越型の海岸域に形成

される地層には海面の指標になる堆積構造が発達する．海成段丘面下の堆積物においてこうし

た海面指標を認定し，さらにその高度を VRS 方式の GPS（渡辺・七山, 201016)）により± 4 cm
の精度で測量することにより，過去の高海水準期の高度を±1ｍ以内の誤差で求めることができ

る．過年度の研究（産業技術総合研究所深部地質環境研究コア，20145), 20156)；産業技術総合

研究所, 20167), 20178)，20189)）において，MIS5e, MIS7, MIS9 および MIS11 の海成段丘堆積

物への堆積相解析の適用と光ルミネッセンス年代測定との組み合わせが隆起速度の評価に有効

であることが明らかになってきた． 
 
1.2.1.3 試料採取地点の特徴と試料処理 
1.2.1.3.1 青森県上北平野，下北半島南部の海成段丘と試料採取地点 

青森県東部に位置する，南北約 50km 東西 30km に広がる地域である上北平野は，日本で最

も広く海成段丘が分布する地域の一つである．低位から柴山面（+10m 以下），根城面（+10-15m），

高館面（+30-40m），天狗岱面（+45-80m），七百面（+90-110m），高位面（+110-220m）の 6
段の海成段丘が認められている（宮内，19851)；小池・町田，20014)）．小池・町田（2001）4)

は，洞爺湖火山灰（Toya）により高館面が MIS5e（ca. 124ka；Masson-Delmotte et al., 201017)）

に，Aso-4（86.8-87.3ka；Aoki，200818)）との関係から柴山面と根城面を MIS5a と MIS5c に

それぞれ対比した．この地域をはじめとして周辺地域ではこの Toya に基づく対比が進んでお

り，このテフラは，町田・新井（2003）19)による FT 年代や層序関係から 112-115ka，Ganzawa 
and Ike（2011）20)による熱ルミネッセンス年代から 104±15ka から 118±15ka，白井ほか 
(1997)21)では海底コアの層序関係から 106ka とされている．高館面より高位の段丘では，小池・

町田（2001）4)が 250ka の八甲田第 2 期火砕流（Hkd-2）との関係により，天狗岱面と七百面

を MIS7 と MIS9 に対比した．桑原（2009）22)は，七百面から採取したコア試料の植物化石群

集の変動が温暖・寒冷期サイクルに対応するとし，小池・町田（2001）4)と同様に七百面と天

狗岱面を MIS9 と MIS7 に対比した．また，段丘の分布や高度により MIS11 であると考えられ

ている，宮内（1985）1)では高位面，桑原（2004）23)では袋町面とされる海成段丘は，FT 年代

からは MIS11 よりはるかに古い段丘である可能性が示唆される（桑原，2007）24)．以上の先

行研究により，青森県上北平野では，MIS5e の高館面に加え，それより高位の海成段丘もそれ

ぞれ MIS5e 以前の高海水準期に対比されている． 
本課題の前に産業技術総合研究所深部地質環境研究コア（20145)，20156)）と産業技術総合

研究所（20167)，20189)）において，高館面（2 露頭，根井沼 1, 2），天狗岱面（1 露頭，保土
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沢），七百面（2 露頭，七百，上吉田），高位面（1 露頭，大撫沢）での調査の研究結果を報告

した（図 1.2.1-3）． 

 
図 1.2.1-3 青森県上北平野における H29 までと本課題の調査範囲． 

標高，段丘区分は，それぞれ国土地理院の 10m メッシュの数値標高モデルと小池・町田(2001)に基づく． 
露頭名の下に書かれた区分は露頭ごとの段丘区分に相当し，年代値は補正済みの pIRIR200/290 年代を示す． 
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本課題では，これまでの上北平野地域に加えて，小川原湖以北の下北半島南部へ調査範囲を広

げ，陸奥湾沿いの MIS5e に対比される木明露頭（図 1.2.1-4），尾駮沼の北に位置し太平洋から

約 1km の距離にある MIS5e に対比される尾駮露頭（図 1.2.1-5），鷹架沼の南に位置する MIS7
と MIS9 段丘面の境界部に位置する鷹架露頭（図 1.2.1-6），陸奥湾岸と太平洋岸のほぼ中間に

位置する MIS9 に対比される倉内露頭（図 1.2.1-7）を調査した．また，MIS7 もしくは MIS9
のデータを追加する目的で，保土沢露頭の西方，MIS5e と MIS7 の段丘面の境界部の乙供露頭

（図 1.2.1-8）でも同様の調査を行った．なお，産業技術総合研究所深部地質環境研究コア

(2015)6)では，上吉田露頭は七百面（MIS9）に位置しているとしたが，本課題では MIS7 と MIS9
の境界部として改めて議論を行う．これらの露頭において，堆積相にもとづく過去の海面指標

の認定と，光ルミネッセンス年代測定を行った．地表面および地層境界の高度や試料採取標高

は VRS-GPS (Leica Viva GS08plus)を用いて測定した． 
 
1.2.1.3.2 ルミネッセンス年代測定用試料の採取と前処理 

ルミネッセンス年代測定用試料は，各露頭で陸成層ならびに海成層から数点ずつ採取した．

木明露頭からは 2 点，尾駮露頭からは 2 点，鷹架露頭からは 2 点，倉内露頭からは 0 点，乙供

露頭からは 2 点採取，分析した．試料は灰色のプラスチックチューブ（15cm）を用いることで

遮光試料を採取し，両端をビニールテープで止めた後にそれをチャック袋に入れることで，水

分の蒸発を最小限に留めて実験室まで輸送した． 
光ルミネッセンス年代測定は，前年度までに引き続き（産業技術総合研究所深部地質環境研

究コア，20145)，20156)；産業技術総合研究所，20167), 20178)，20189)），カリ長石の pIRIR 法

を用いる．まず，プラスチックチューブに入った試料を，両端約 3cm 分の露光部と内部の約

9cm 分の未露光部に分離した．露光部は含水率測定のために乾燥した後ミルで粉砕し，元素濃

度(U, Th, Rb, K) を測定した．測定は日鉄鉱コンサルタント株式会社に ICP-MS 測定を依頼し

た．未露光部を乾燥させた後，篩で粒径 250µm 以上のフラクションを取り除く．その後塩酸

と過酸化水素により炭酸塩鉱物と有機物を取り除いた後に，再び篩で粒径 180µm 以下のフラ

クションを取り除く．最後にポリタングステン酸ナトリウム（SPT）により比重が 2.53～
2.58g/cm3 のフラクションのみを取り出すことで，カリ長石に富む粒径 180～250µm の測定試

料を作成する．その後，直径 9.8mm の円形ステンレス製ディスク内の直径 8.0mm の円形シリ

コンスプレー塗布部に測定試料（1,000～2,000 粒程度）を貼り付け，光ルミネッセンス年代測

定用試料とした．一方，180～250μm の粒子が十分に得られないような試料に関しては，未露

光部に直接塩酸・過酸化水素処理を施した後にストークス則により 4-11µm の粒径に揃え，鉱

物分離を行わない細粒試料とした． 
 
1.2.1.4 分析 
1.2.1.4.1 ルミネッセンス年代測定 

ルミネッセンス年代は，試料からのルミネッセンス強度に依存する蓄積線量を試料を含む堆

積物中の放射性物質の量に依存する年間線量で除することで得られる．まず，年間線量は，得

られた U・Th・Rb・K 濃度，Guérin et al. (2011) 25)による各種変換係数，Bell (1980) 26)による

α 線減衰係数，Mejdahl (1979) 27)による β 線減衰係数，Balescu and Lamothe (1994) 28)による

カリ長石の a 値 0.15±0.05，Huntley and Baril (1997) 29)によるカリ長石の内部 K 濃度 12.5±0.5%，

Prescott and Hutton (1994) 30)による宇宙線量により計算した．試料の情報と年間線量を表
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1.2.1-1 に記す．なお，これまで砂試料の含水率は Ito et al. (2017) 31)に基づき，いくつかの試

料から得た代表的な飽和含水率と個々の試料の現在の含水率の平均値を採用していた．MIS5e 
 

表 1.2.1-1 採取試料の元素濃度と年間線量 

 

標高 含水率

(m) (%)
[本課題]
木明露頭
gsj17-314 180-250 10.6 0.48 ± 0.02 21 ± 1 2.76 ± 0.14 1.06 ± 0.05 29.5 1.62 ± 0.10
gsj17-313 180-250 10.4 0.45 ± 0.02 16 ± 1 2.11 ± 0.11 1.09 ± 0.05 29.3 1.56 ± 0.10
尾駮露頭
gsj18-290 180-250 12.8 0.41 ± 0.02 13 ± 1 1.19 ± 0.06 0.47 ± 0.02 23.3 1.36 ± 0.09
gsj18-289 180-250 10.1 0.51 ± 0.03 16 ± 1 1.30 ± 0.07 0.40 ± 0.02 19.0 1.43 ± 0.10
鷹架露頭
gsj18-295 180-250 55.6 0.56 ± 0.03 21 ± 1 2.38 ± 0.12 1.01 ± 0.05 18.5 1.71 ± 0.12
gsj18-294 180-250 54.4 0.57 ± 0.03 23 ± 1 2.91 ± 0.15 1.19 ± 0.06 34.9 1.66 ± 0.10
乙供露頭
gsj17-322 180-250 39.5 0.40 ± 0.02 14 ± 1 1.07 ± 0.05 0.40 ± 0.02 12.9 1.34 ± 0.11
gsj17-321 180-250 36.8 0.53 ± 0.03 23 ± 1 2.92 ± 0.15 1.06 ± 0.05 23.4 1.64 ± 0.11

[過年度]
根井沼露頭 1

gsj13-040 180-250 20.3 0.62 ± 0.03 21 ± 1 1.35 ± 0.07 0.38 ± 0.02 15.3 1.57 ± 0.12
gsj14-014 180-250 19.4 0.68 ± 0.03 23 ± 1 1.55 ± 0.08 0.44 ± 0.02 17.9 1.62 ± 0.12
gsj14-015 180-250 19.4 0.72 ± 0.04 23 ± 1 1.85 ± 0.09 0.48 ± 0.02 19.2 1.67 ± 0.12
gsj13-039 180-250 19.4 0.77 ± 0.04 20 ± 1 1.60 ± 0.08 0.44 ± 0.02 20.4 1.67 ± 0.12
gsj14-031 180-250 16.2 0.83 ± 0.04 25 ± 1 1.67 ± 0.08 0.52 ± 0.03 23.1 1.70 ± 0.12
gsj14-030 180-250 13.2 0.88 ± 0.04 24 ± 1 2.09 ± 0.10 0.60 ± 0.03 25.4 1.75 ± 0.12
gsj14-017 180-250 10.1 0.69 ± 0.03 23 ± 1 2.46 ± 0.12 0.46 ± 0.02 22.9 1.60 ± 0.11
gsj14-029 180-250 10.1 0.78 ± 0.04 23 ± 1 2.34 ± 0.12 0.74 ± 0.04 27.4 1.69 ± 0.12

根井沼露頭 2
gsj13-093 180-250 19.2 0.50 ± 0.02 19 ± 1 1.63 ± 0.08 0.46 ± 0.02 20.4 1.44 ± 0.10
gsj13-094 180-250 17.2 0.52 ± 0.03 18 ± 1 1.30 ± 0.07 0.37 ± 0.02 20.2 1.41 ± 0.10
gsj13-092 180-250 16.9 0.71 ± 0.04 26 ± 1 1.93 ± 0.10 0.58 ± 0.03 24.0 1.61 ± 0.11
gsj13-095 180-250 14.9 0.69 ± 0.03 25 ± 1 1.82 ± 0.09 0.52 ± 0.03 24.8 1.57 ± 0.11
gsj13-091 180-250 13.7 0.55 ± 0.03 22 ± 1 1.80 ± 0.09 0.47 ± 0.02 19.7 1.48 ± 0.11
gsj13-096 180-250 13.0 0.73 ± 0.04 24 ± 1 1.94 ± 0.10 0.54 ± 0.03 24.5 1.60 ± 0.11
保土沢

gsj14-027 180-250 36.9 0.41 ± 0.02 15 ± 1 1.17 ± 0.06 0.31 ± 0.02 18.5 1.33 ± 0.10
gsj14-026 180-250 36.4 0.50 ± 0.02 16 ± 1 1.29 ± 0.06 0.47 ± 0.02 19.2 1.44 ± 0.10
gsj14-025 180-250 32.2 0.36 ± 0.02 13 ± 1 1.01 ± 0.05 0.47 ± 0.02 13.2 1.31 ± 0.10
gsj14-034 180-250 28.0 0.54 ± 0.03 14 ± 1 0.87 ± 0.04 0.29 ± 0.01 7.2 1.44 ± 0.13
gsj14-024 180-250 26.9 0.51 ± 0.03 15 ± 1 1.19 ± 0.06 0.37 ± 0.02 15.9 1.40 ± 0.11
gsj14-023 180-250 25.0 0.45 ± 0.02 15 ± 1 1.23 ± 0.06 0.38 ± 0.02 12.0 1.37 ± 0.11
gsj14-022 180-250 16.9 0.64 ± 0.03 25 ± 1 2.34 ± 0.12 0.81 ± 0.04 15.2 1.68 ± 0.13
gsj14-021 180-250 12.4 0.49 ± 0.02 16 ± 1 1.17 ± 0.06 0.54 ± 0.03 4.9 1.48 ± 0.13
七百

gsj14-006 180-250 52.9 0.39 ± 0.02 20 ± 1 1.50 ± 0.08 0.81 ± 0.04 25.9 1.39 ± 0.09
gsj14-005 180-250 52.7 0.40 ± 0.02 21 ± 1 1.51 ± 0.08 0.85 ± 0.04 29.2 1.38 ± 0.09
gsj14-004 180-250 52.4 0.38 ± 0.02 20 ± 1 1.50 ± 0.08 0.85 ± 0.04 34.4 1.34 ± 0.08
gsj14-003 180-250 51.8 0.49 ± 0.02 21 ± 1 3.01 ± 0.15 2.76 ± 0.14 55.7 1.71 ± 0.09
gsj13-034 180-250 50.0 0.45 ± 0.02 18 ± 1 1.03 ± 0.05 0.38 ± 0.02 9.9 1.38 ± 0.12
gsj13-035 180-250 48.2 0.57 ± 0.03 18 ± 1 1.16 ± 0.06 0.33 ± 0.02 7.4 1.49 ± 0.13
gsj14-001 180-250 48.2 0.57 ± 0.03 18 ± 1 1.16 ± 0.06 0.33 ± 0.02 8.4 1.49 ± 0.13
gsj14-002 180-250 48.2 0.57 ± 0.03 18 ± 1 1.16 ± 0.06 0.33 ± 0.02 7.9 1.49 ± 0.13
gsj13-097 180-250 44.1 0.63 ± 0.03 20 ± 1 1.53 ± 0.08 0.51 ± 0.03 29.4 1.46 ± 0.10
上吉田

gsj15-011 180-250 65.2 0.39 ± 0.02 14 ± 1 1.40 ± 0.07 0.50 ± 0.03 25.8 1.34 ± 0.09
gsj15-010 180-250 63.9 0.36 ± 0.02 12 ± 1 1.00 ± 0.05 0.30 ± 0.02 17.5 1.28 ± 0.09
gsj15-009 180-250 57.0 0.50 ± 0.02 17 ± 1 1.50 ± 0.08 0.60 ± 0.03 13.2 1.49 ± 0.12
gsj15-008 180-250 55.9 0.57 ± 0.03 20 ± 1 2.20 ± 0.11 0.80 ± 0.04 23.9 1.56 ± 0.11
大撫沢

gsj15-007 180-250 80.8 0.37 ± 0.02 14 ± 1 1.80 ± 0.09 0.60 ± 0.03 15.6 1.40 ± 0.10
gsj15-006 180-250 80.2 0.42 ± 0.02 14 ± 1 1.90 ± 0.10 0.70 ± 0.04 14.9 1.47 ± 0.11
gsj15-005 180-250 78.0 0.55 ± 0.03 19 ± 1 2.10 ± 0.11 0.80 ± 0.04 17.0 1.59 ± 0.12
gsj15-004 180-250 75.0 0.49 ± 0.02 16 ± 1 2.10 ± 0.11 0.70 ± 0.04 24.0 1.47 ± 0.10
gsj15-003 180-250 69.7 0.51 ± 0.03 17 ± 1 2.00 ± 0.10 0.50 ± 0.03 22.6 1.43 ± 0.10
gsj17-319 180-250 66.3 0.46 ± 0.02 16 ± 1 1.96 ± 0.10 0.52 ± 0.03 25.8 1.37 ± 0.09
gsj17-318 180-250 60.7 0.48 ± 0.02 16 ± 1 2.02 ± 0.10 0.64 ± 0.03 38.9 1.34 ± 0.08

U (ppm) (Gy/ka)
元素濃度 年間線量露頭名

試料名

粒径

(μm) K2O(%) Rb (ppm) Th (ppm)
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の試料では Ito et al. (2017) 31)でその見積もりが適当であることが示唆されたが，より古い試料

に関しては離水後の時間が非常に長いことから，本課題では MIS7 以前の年代を持つ可能性が

ある砂試料に関しては現在の含水率を試料の含水率とした．前年度までに得られた砂試料のデ 
 

表 1.2.1-2 試料の蓄積線量，ρ’，未補正年代と補正年代 

 

[本課題]
木明露頭
gsj17-314 8 212 ± 9 8 1.62 ± 0.55 128 ± 10 149 ± 12
gsj17-313 8 194 ± 9 8 1.08 ± 0.72 122 ± 10 141 ± 11
尾駮露頭
gsj18-290 8 165 ± 13 8 1.39 ± 0.28 118 ± 12 138 ± 15
gsj18-289 8 176 ± 6 8 0.28 ± 0.21 121 ± 10 140 ± 11
鷹架露頭
gsj18-295 8 471 ± 47 8 1.31 ± 0.22 272 ± 33 326 ± 42
gsj18-294 8 466 ± 14 8 0.74 ± 0.13 279 ± 19 330 ± 23
乙供露頭
gsj17-322 8 521 ± 50 8 0.68 ± 0.53 386 ± 48 469 ± 63
gsj17-321 8 578 ± 66 8 0.47 ± 0.34 350 ± 47 424 ± 62

[過年度]
根井沼露頭 1

gsj14-014 11 192 ± 10 116 ± 10 137 ± 13
gsj14-015 12 181 ± 10 106 ± 10 124 ± 12
gsj13-039 19 183 ± 22 20 0.30 ± 0.32 107 ± 15 125 ± 19
gsj14-031 9 194 ± 14 112 ± 12 133 ± 14
gsj14-030 13 214 ± 15 12 1.03 ± 0.26 120 ± 12 146 ± 16
gsj14-017 12 204 ± 17 125 ± 14 146 ± 17
gsj14-029 10 206 ± 17 120 ± 13 142 ± 16

根井沼露頭 2
gsj13-094 24 193 ± 14 12 -0.11 ± 0.50 134 ± 14 159 ± 17
gsj13-092 10 219 ± 7 134 ± 10 160 ± 13
gsj13-095 16 214 ± 9 12 0.94 ± 0.15 134 ± 11 159 ± 13
gsj13-091 11 205 ± 9 136 ± 12 161 ± 14
gsj13-096 12 202 ± 13 123 ± 12 145 ± 15
保土沢

gsj14-027 5 325 ± 16 241 ± 21 286 ± 26
gsj14-026 5 320 ± 7 6 0.31 ± 0.43 220 ± 17 262 ± 20
gsj14-025 7 286 ± 10 215 ± 19 262 ± 23
gsj14-034 8 375 ± 26 257 ± 29 320 ± 39
gsj14-024 4 392 ± 17 278 ± 25 341 ± 32
gsj14-023 8 362 ± 19 6 1.44 ± 0.28 262 ± 26 321 ± 33
gsj14-022 7 368 ± 29 217 ± 24 274 ± 34
gsj14-021 5 476 ± 49 320 ± 44 401 ± 62

七百
gsj14-006 8 322 ± 19 230 ± 21 276 ± 26
gsj14-005 8 391 ± 30 279 ± 28 350 ± 39
gsj14-004 7 377 ± 19 278 ± 22 344 ± 29
gsj14-003 8 498 ± 31 289 ± 24 377 ± 37
gsj13-034 17 422 ± 38 303 ± 37 379 ± 54
gsj13-035 16 368 ± 21 16 1.31 ± 0.66 244 ± 26 296 ± 33
gsj14-001 14 455 ± 74 304 ± 56 394 ± 122
gsj14-002 7 401 ± 23 266 ± 28 327 ± 36
gsj13-097 16 378 ± 55 16 0.53 ± 0.66 257 ± 42 322 ± 63
上吉田

gsj15-011 6 366 ± 11 269 ± 20 323 ± 24
gsj15-010 6 373 ± 7 6 1.69 ± 0.52 289 ± 22 350 ± 27
gsj15-009 6 393 ± 36 7 0.27 ± 0.84 262 ± 32 322 ± 42
gsj15-008 6 498 ± 46 316 ± 37 396 ± 52
大撫沢

gsj15-007 6 799 ± 103 569 ± 86 795 ± 181
gsj15-006 6 678 ± 48 6 -0.50 ± 2.93 459 ± 48 608 ± 74
gsj15-005 6 704 ± 138 440 ± 93 570 ± 158
gsj15-004 6 790 ± 68 536 ± 60 721 ± 102
gsj15-003 6 864 ± 154 602 ± 116 861 ± 308
gsj17-318 24 945 ± 31 32 -0.12 ± 0.38 701 ± 48 928 ± 69

平均

215 0.62 ± 0.47

補正年代
（ka）

採用
ディスク数

露頭名
試料名

採用
ディスク数

蓄積線量
（Gy） ρ' / 10-6 未補正年代

（ka）
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ータに関しても，年代の議論で用いるために併記する． 
一方，カリ長石の pIRIR 法では，測定温度 200℃で IRSL 測定をした後，より高温の 290℃

での IRSL 測定で得られる pIRIR200/290 シグナルを蓄積線量の見積もりに用いた（Ito et al., 
201731)など）．測定は，Riso DTU 社製 TL-DA-20 luminescence reader を用い，受光するルミ

ネッセンスの波長は，カリ長石からの青－紫色の発光（Huntley et al., 199132)）を効率よく得

られるよう Schott BG3（3mm），BG39（2mm），GG400（3mm）を組み合わせた．pIRIR200/290

測定により得られた蓄積線量，ρ’（Huntley, 200633)），年代値を表 1.2.1-2 に示す．表中の誤差

は 1σ である．分析は，Ito et al. (2017) 31)で示された測定手順に従い各試料について 6~8 ディ

スクの測定を行った．その中で，同じ線量を照射した後の OSL 強度を比較して得られる

Recycling ratio が 90~110%におさまるデータのみ平均値を算出することで蓄積線量を求めた． 
ρ’は g-value（Huntley and Lamothe, 200134)）と同様に，光ルミネッセンス特性のシグナル安

定性の指標（無次元数）であり，この値が大きいほど anomalous fading によるシグナルの不安

定性が大きいとされる．年代は，未補正年代と補正年代の 2 つを併記した．未補正年代は，得

られた蓄積線量から，上北平野の海浜から得られた砂を約 800 時間人工太陽下で露光した後に

測定した線量（3.9±0.2Gy）を減じ，年間線量で除して求めた．補正年代は，どの試料の L1/T1

も検量線の曲線領域にプロットされることから，Kars et al. (2008) 35)と Kars and Wallinga 
(2009) 36)を参考にして補正を行い，求めた．なお，補正に用いられた ρ’は個々の値にバラつき

が大きいことから，全 215 ディスクのデータから求めた平均値 (0.62±0.47)×10-6 をすべての試

料の補正に用いた． 
 
1.2.1.4.2 火山灰分析 

5 つの露頭からの計 10 試料について，火山灰分析を行った．試料により，火山ガラス，斜方

輝石，角閃石の屈折率，火山ガラスの主要元素を測定することで，粒子組成分析と合わせて火

山灰の同定を行った．分析は株式会社古澤地質に依頼した． 
 

1.2.1.5 結果 
1.2.1.5.1 堆積相解析 

木明露頭（図 1.2.1-4）は，標高+4～16 m に地層の露出があり，下位より時代未詳の半固結

海成堆積岩，砂礫層，レス－テフラ－泥炭互層が観察される．半固結岩は下部が細粒砂と泥の

互層，上部が軽石を含む砂がちのシルト層で，全体に生物擾乱が認められる．標高+10 m に認

められる半固結岩の上面は明瞭な侵食面で，厚さ 1.5 m の含礫砂層に覆われる．含礫砂層はウ

ェーブデューンを示すことから礫浜～ラグの海成層であり，基底の侵食面はラビーンメント面

と考えられる．含礫砂層は漸移的にレス－テフラ－泥炭互層に覆われる．レスは褐色のシルト

～粘土で，下部に厚さ 5 cm のテフラ（KK17-T2），中部に厚さ 30cm のテフラ（KK17-T1）が

認められ，KK17-T1 は厚さ 50 cm の泥炭に覆われる．泥炭はさらに厚さ 2 m のレスに覆われ

る． 
尾駮露頭（図 1.2.1-5）は，標高+7～20 m に地層の露出があり，下位より青灰色泥岩，砂層，

レス－テフラ層，砂丘－土壌互層が観察される．標高+8 m に位置する青灰色泥岩の上面は明瞭

な侵食面で，穿孔貝などの生痕が認められる．侵食面は厚さ 5.7 m の砂層に覆われる．侵食面

直上の砂泥互層にはウェーブリップルが認められ，その上を低角の斜交層理と生物擾乱を示す

細粒砂層が覆う．砂層中部はトラフ型斜交層理を示す中粒砂層，その上位を層厚 1.2 m の含礫



第１章 隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 

1-25 

粗粒砂層が覆い，さらに塊状から弱い葉理を示す中粒砂層が覆う．含礫砂層は海側に数度の角

度で傾斜する平行層理を示す．青灰色泥岩上面の侵食面はラビーンメント面で，それを覆う砂

層は，後浜および風成堆積物と前浜～外浜堆積物の海退サクセションを示すと解釈される．こ

の砂層は厚さ 20 cm のテフラ（KK18-T4）に覆われ，その上位を厚さ 2.7 m のレス堆積物が覆

い，レスは土壌－砂丘砂層に覆われる． 
鷹架露頭（図 1.2.1-6）は，+56.3～59.8m の間を除く標高+43～63 m に地層の露出がある．

下位より基盤の火山岩，塊状粗粒砂層，砂泥互層，砂層，レスが観察される．基盤岩は深さ 4 m
以上のチャネルに刻まれ，そのチャネルを塊状の粗粒砂層が覆う．塊状粗粒砂層の上面は標高

+49 m の侵食面で，侵食面上は中礫までを含むラグ堆積物に覆われる．ラグ堆積物の上位は高

角～低角の斜交葉理を示す砂と塊状の泥との互層で，互層はさらに標高+52.9 m で含礫砂層に

覆われる．含礫砂層の上位には厚さ 20 cm の泥，ハンモック状斜交層理と考えられる低角の斜

交葉理を示す細粒砂層，さらには貝殻片を含む含礫粗粒砂層が順に重なる．基盤岩を直接覆う

塊状の粗粒砂層の堆積プロセスは不明であるが，その上位の砂泥互層までが開析谷堆積物であ

ると考えられる．砂泥互層上面はラビーンメント面で，それを覆う厚さ 3.5 m のサクセション

は，前浜～外浜の堆積物であると考えられるが，地層の露出がないために上限の標高は不明で

ある． 
倉内露頭（図 1.2.1-7）は，標高+49～68m に地層の露出がある．下位より標高+60 m まで

が塊状の粗粒砂層と斜交層理を示す粗粒砂層との互層から構成され，その上面がチャネル上に

侵食されて，塊状の粗粒砂層～レスが覆い，さらに波状の葉理を示す厚さ 1 m の中粒砂層，レ

ス－テフラ互層の順に重なる．下部の塊状砂層と斜交層理砂層との互層は海成段丘の構成層と

しては一般的ではない．塊状砂層は海底土石流や乱泥流などの堆積物と考えられる一方，斜交

層理はセット高が 1 m 以上あるものもあり，強い一方向流の影響が示唆される．古流向は南東

向きであり，露頭の位置から，陸奥湾から太平洋岸に抜けるような海流があったことが考えら

れる．この互層の上位にも浅海の堆積環境を示す堆積物は認められない．このように，倉内露

頭では海成段丘構成層の特徴は観察されない．露頭上部のレス－テフラ互層には，下位より

KK18-T3，T2，T1 の 3 枚のテフラが認められる． 
乙供露頭（図 1.2.1-8）は，標高+32～53ｍに地層の露出がある．下位より礫層を含む細粒

砂層，中～粗粒砂層，上方細粒化を示すチャネル充填粗粒～細粒砂層，テフラ－レス互層が認

められる．標高+39m 以下の細粒砂層は全体に，ウェーブリップルやウェーブデューン，さら

にはハンモック状斜交層理を示す下部外浜堆積物と考えられるが，+32.7 m の侵食面とその直

上のラグ堆積物により上部と下部に分けられ，侵食面はラビーンメント面と考えられる．下部

外浜堆積物の上部は，＋38.9m で侵食面を伴い，中粒～粗粒砂層に覆われる．この中～粗粒砂

層はウェーブデューンやトラフ型斜交層理を示すことから上部外浜堆積物と考えられるが，上

面は明瞭なチャネルで刻まれており，海成層上限は確認できない．チャネルを充填する砂層は

トラフ型斜交層理を示し，粗粒砂から細粒砂に上方細粒化する．チャネル再深部での層厚は 5 m
である．この砂層は海成層上面を下刻した河川の堆積物と考えられる．河川堆積物を覆うレス

－テフラ互層には下位より KK17-T3，T5，T4 の 3 枚のテフラが認められる． 
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図 1.2.1-4 木明露頭柱状図 
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図 1.2.1-5 尾駮露頭柱状図 
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図 1.2.1-6 鷹架露頭柱状図 
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図 1.2.1-7 倉内露頭柱状図 
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図 1.2.1-8 乙供露頭柱状図 
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1.2.1.5.2 火山灰分析 
火山灰分析の結果を表 1.2.1-3 に示す．火山灰分析では，10 試料のうち 6 試料が対比され，

その他 4 試料に関しても起源となる火山は推測された．木明露頭の KK17-T1 は To-H もしくは

To-HP（約 15ka，町田・新井，200319)），KK17-T2 は Toya に対比された．尾駮露頭の KK18-T4
についても，KK17-T2 と同様に Toya に対比された．倉内露頭の 3 つのテフラについては，

KK18-T1 が KK17-T1 と同様に To-H もしくは To-HP に対比されたものの，KK18-T2 と KK18-T3
については対比が困難との結果となった．しかし，T2 が十和田カルデラ起源，T3 が Toya 起源

粒子を含み，起源となる火山の推定は概ね可能であった．乙供露頭の 3 つのテフラについては，

KK17-T3 と KK17-T4 は対比できなかったものの十和田カルデラ起源であると推測され，

KK17-T5 は WP（0.23±0.05ka，工藤・小林，201337)）に対比された．KK18-T5 は産業技術総

合研究所（2015）6)で報告された上吉田露頭（図 1.2.1-3）の標高約 70m に見られる火山灰層

から採取され，WP に対比された 
 

表 1.2.1-3 火山灰分析結果 

 

 
1.2.1.5.3 ルミネッセンス年代測定 

表 1.2.1-2 に示した 8 試料について蓄積線量を測定した．MIS5e とされる木明露頭，尾駮露

頭はそれぞれ 194±9Gy，212±9Gy と 165±13Gy，176±6Gy であったが，より古い時代に対比

される鷹架露頭，乙供露頭はそれぞれ 471±47Gy，466±14Gy と 521±50Gy，578±66Gy と明ら

かに大きな値となった．ρ’に関しては，試料の年代による違いなどは見られず，8 試料の最小

値と最大値はそれぞれ(0.47±0.34)×10-6 と(1.62±0.55)×10-6 であった．未補正年代は，木明露頭

で 128±10ka，122±10ka，尾駮露頭で 118±12ka，121±10ka であり，鷹架露頭では 272±33ka，
279±19ka，乙供露頭では 386±48ka，350±47ka となった．一方，補正年代は，木明露頭では

149±12ka，141±11ka，尾駮露頭では 138±15ka，140±11ka であり，鷹架露頭では 326±42ka，
330±23ka，乙供露頭では 469±63ka，424±62ka となった． 
 
1.2.1.6 議論 
1.2.1.6.1 年代 

火山灰分析は，従来の段丘対比を支持する結果となった．MIS5e に対比される海成段丘の構

成層が露出する木明露頭と尾駮露頭（小池・町田, 2001）4)では共に陸成層中に Toya が認めら

れたことから，従来の対比が裏付けられた．倉内露頭では最上部段丘面直下の KK18-T1 に十和

Light Mineral

Bw Pm O Fl・Qu Opx Cpx Gho Oth Opq

KK18-T1 13 12 9 52 6 1 1 0 39 164 3 300 βQu含む 1.500-1.517 1.703-1.719 1.670-1.688 To-H or Ho-HP

KK18-T2 54 36 4 85 7 8 1 0 35 62 8 300 1.503-1.511 1.705-1.715 glass EDX

KK18-T3 99 15 5 33 2 0 0 0 4 142 0 300 1.494-1.498 1.707-1.719
1.758-1.762

KK18-T4 1 0 0 25 14 1 2 0 7 250 0 300 Toya glass EDX

KK18-T5 1 0 0 166 12 4 1 0 67 48 1 300 Fl付着glass
微量含む

1.701-1.710
(mode:1.706-1.710) 1.676-1.686 WP

glass EDX

KK17-T1 75 24 11 95 5 2 3 0 13 41 31 300 1.497-1.514
 (mode:1.503-1.507)

1.704-1.720
(mode:1.704-1.710) 1.670-1.680 To-H or Ho-HP

KK17-T2 48 9 5 43 7 3 4 0 12 169 0 300 1.494-1.500 1.700-1.723
1.758-1.762 Toya

glass EDX
KK17-T3 0 0 0 39 7 1 0 0 133 120 0 300 1.705-1.711

KK17-T4 3 4 6 168 4 3 32 0 35 39 6 300 1.502-1.506 1.673-1.684 glass EDX

KK17-T5 0 0 0 141 34 16 0 0 64 32 13 300 Fl付着glass
含む

1.701-1.716
(mode:1.706-1.711) WP

glass EDX

Fl・Qu：長石・石英

Pm：パミスタイプ Opx：斜方輝石　Cpx：単斜輝石  Gho：緑色普通角閃石

O：低発泡タイプ Opq：不透明鉱物　Rock：岩片・風化粒  V.Rock：火山岩片

主成分分
析の有無

Bw：バブルウォールタイプ

Rock
Volcanic Glass Heavy Mineral

V.Rock 角閃石
屈折率

火山ガラス
屈折率

斜方輝石
屈折率

テフラ名Total 特記事項試料名
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田八戸テフラ（To-H または HP）の混在が考えられるが， KK18-T2 と KK18-T3 は特定に至ら

ず，火山灰分析からは段丘面対比に利用可能な情報は得られなかった．従来 MIS7 または MIS9
に対比される段丘面下の乙供露頭では上部陸成層中の KK17-T5 が WP に対比されたことから，

段丘面が MIS7 に対比される可能性は低く，MIS7 よりも古い時代のものと考えられる．上吉田

露頭でも同様に陸成層中に WP が認められたため，MIS7 よりも古い時代の海成段丘面を構成

すると考えられ，先行研究の対比を支持する． 
ルミネッセンス年代に関しては，まずは未補正年代と補正年代について，どちらを試料の年

代として考えるのが妥当か検討する．MIS5e の根井沼露頭 1 と根井沼露頭 2 の年代に関しては，

ρ’が正の場合は補正年代が既知年代と調和的な結果となった（Ito et al., 2017）31)．本課題の木

明露頭と尾駮露頭に関しては，未補正年代は既知年代（123±7ka, Lisiecki and Raymo, 200538)）

と同程度であったが，補正年代に関しては段丘区分を誤るほどではないが少し古く見積もられ

た．補正に用いた ρ’はこれまでの全試料の平均値ではあるが，木明露頭と尾駮露頭の 4 試料に

関しても全て ρ’が正であるためフェーディングしており，未補正年代には補正が必要であると

推測される．一方，Ito et al. (2017) 31)では g-value が 2%/decade 程度（ρ’では 1.3×10-6 程度）

の場合には補正年代が大きく過大評価され，そのような場合は未補正年代のほうが既知年代に

近い結果が得られた．本課題で採用した ρ’は(0.62±0.47)×10-6 であり，これは Ito et al. (2017) 31)

で補正に用いた値(0.20±0.51)×10-6 より大きい．そのため，本課題では未補正年代と補正年代

の間の年代を MIS5e 以前の試料の年代と考える． 
鷹架露頭は，未補正年代が MIS8 程度で補正年代は MIS9 程度であるため，MIS7 ではなく

MIS9 であると考えられる．一方，乙供露頭は，未補正年代は MIS10 程度，補正年代は MIS12
程度であった．よって，誤差を考慮しても小池・町田（2001）4)の段丘区分よりも古い MIS9
もしくは MIS11 であると推測されるが，いずれにしろ陸成層中の WP から MIS7 よりも古いと

する火山灰分析の結果とは矛盾しない．過年度の露頭の年代からは，保土沢露頭の上位

（gsj14-027，gsj14-026，gsj14-025），七百露頭，上吉田露頭は小池・町田（2001）4)による

段丘区分通りの MIS7，MIS9，MIS9 程度の年代が得られた．よって，ともに MIS7 と MIS9 の

境界付近に位置していた鷹架露頭と上吉田露頭は，両露頭とも MIS9 であると考えられる．一

方，最も古い大撫沢露頭の上位（gsj15-007，gsj15-006，gsj15-005，gsj15-004）は，先行研

究よりも古い MIS12~MIS18 の年代が得られ，年代の幅が広いことから形成時代を特定するこ

とは難しい． 
以上のことから，MIS7 以前の段丘の年代としては，鷹架露頭の MIS9，乙供露頭の MIS9 も

しくは MIS11，保土沢露頭の MIS7，七百露頭の MIS9，上吉田露頭の MIS9 がルミネッセンス

年代から推測された． 
 
1.2.1.6.2 隆起速度 

ルミネッセンス年代から見積もった段丘区分と海水準変動から，現在との相対的海水準を見

積もり，それに加えて堆積相解析により各露頭における海成層の上限の標高を測定し隆起量を

見積もった． 
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表 1.2.1-4 隆起速度 

 

 
隆起量は，「過去の海面指標の現在の標高」と「現在の海面高度」との差から求めるが，現在

の海面は高海水準期の中でも最も海水準が高い位置であることを考えると，過去の海面指標に

関しても最も海水準が高かった時期を示す旧汀線付近で形成されたものであることが望ましい．

露頭で見られる海面指標が高海水準期の中でもどの時期に形成されたものかを判断する材料と

して，本課題では海成層上限，海成層の厚さ，露頭でのラビーンメント面の有無を設けた（表

1.2.1-4）．観察できる海成層上限が前浜堆積物である場合，海面指標が保存されていると言え

るが，そうでない場合は陸化する際に侵食された可能性がある．侵食された可能性がある場合

は，例えば東日本太平洋岸の沖積層における上部外浜堆積物，および前浜堆積物の一般的な層

厚をそれぞれ 6 m，2 m（Tamura and Masuda, 200539); Tamura et al., 200740)）と仮定するこ

とで侵食分を補った．具体的には，海成層上限の堆積相が上部外浜堆積物で，その下位に下部

外浜堆積物が確認される乙供露頭，根井沼露頭 1，根井沼露頭 2 において，下部外浜堆積物の

上限から 8m 上方を海成層上限の高度と仮定した．また，露頭における海成層の厚さが他と比

べて薄い場合，その堆積物は間氷期終盤の海面高度が下がる時期に形成され，海成層上限が旧

汀線に対応する最高海面を示さない可能性が高い．ここで，海成層の厚さは海面指標からラビ

ーンメント面までとするが，ラビーンメント面が認められない場合は厚さは最小の見積もりと

なる．これらの条件から，明らかに旧汀線からは外れた位置で形成されたと考えられるのは，

木明と尾駮の 2 露頭であり，これらの露頭で見積もられる隆起速度は過小評価されている可能

性が高い．特に，尾駮露頭では柱状図作成地点で標高+11.7 m に認められた海成層上限が同じ

露頭の陸側に 200 m 離れた地点では+16.3 m まで上昇することが観察され，間氷期終盤の海面

低下期の堆積物であることが明らかである． 
一方で他の露頭に関しては，上吉田露頭のように厚い海成層の最上部に前浜堆積物が観察さ

れていたとしても，それが旧汀線付近で形成されたものかは付近の同じ段丘面の陸側の露頭も

含めて総合的に判断しなければならないため，現在の調査露頭の情報だけでは判断は難しい．

仮に，これまで通りに見積もった隆起速度を比較すると，乙供露頭の 0.13m/ky（MIS9）もし

くは 0.10m/kr（MIS11）から保土沢露頭と上吉田露頭の 0.19m/ky までと幅があるが，乙供露

頭と保土沢露頭は直線距離で約 4km しか離れておらず地域差であることは考えにくく，時代に

[ 本課題 ]
木明露頭 MIS5e(123ka) 6.30 11.5 5.15 0.04 礫浜～ラグ堆積物 1.5 有 海面低下期

尾駮露頭 MIS5e(123ka) 6.30 16.3 10.00 0.08 前浜堆積物 3.6 有 海面低下期 注2
鷹架露頭 MIS9(319ka) 4.68 59.8 55.12 0.17 前浜堆積物 7.0 有 - 注3

4.68 46.9 42.19 0.13
6.46 46.9 40.41 0.10

[ 過年度 ]
根井沼露頭1 MIS5e(123ka) 6.30 25.3 19.00 0.15 上部外浜堆積物 14.4 無 - 注4
根井沼露頭2 MIS5e(123ka) 6.30 23.7 17.40 0.14 上部外浜堆積物 10.5 無 - 注4

保土沢 MIS7(243ka) -9.38 37.8 47.18 0.19 ウォッシュオーバー堆積物 6.2 有 -

七百 MIS9(319ka) 4.68 53.2 48.52 0.15 エスチュアリー～ラグーン堆積物 10.0 無 -

上吉田 MIS9(319ka) 4.68 66.6 61.92 0.19 前浜堆積物 10.5 有 -

注4 東日本太平洋岸の沖積層における上部外浜堆積物，および前浜堆積物の一般的な層厚をそれぞれ6 m，2 mと仮定し，下部外浜堆積物の上限から

　  　8m上方を海成層上限の高度と仮定した（Tamura and Masuda, 200539); Tamura et al., 200740)
）

注1 相対的海水準はWaelbroeck et al . (2002)3)
に基づく

注2 同一露頭内で海岸線方向へ海成層の上限の標高が低くなる

海面指標

形成時期の

判定

注3 前浜堆積物は確認できたがその上限は確認できなかったため，上位の陸成層の下限を海成層上限と仮定した

露頭名 段丘区分

露頭での

ラビーンメント

面の有無

海成層上限の

堆積相

隆起速度

(m/ky)
海成層上限の

高度(m)

相対的

海水準

(m) 注1

隆起量

(m)
海成層の

厚さ(m) 補足

- 注4乙供露頭
MIS9(319ka) or
MIS11(399ka)

上部外浜堆積物 9.6 有
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より変化した可能性がある．しかし，乙供露頭の海成層上限の高度の見積もりには上述の仮定

を置いているため，判断することは難しい．一方で，露頭間が約 40km と最も離れた鷹架露頭

と上吉田露頭は，形成時代が同じでそれぞれ 0.17m/ky と 0.19m/ky と違いがなく，地域差はな

いようであった． 
 
1.2.1.7 まとめと今後の課題 
本課題については，以下の成果を得た． 

・光ルミネッセンス年代測定法と堆積相解析を組み合わせた隆起速度評価手法を，これまで

の対象地域である青森県上北平野から北方に延長した下北半島南部に適用し，近接する地

域間の海成段丘の対比の妥当性や隆起量／隆起速度の違いについて地形・地質学的な検討

を行い，隆起活動の空間スケールや本隆起速度評価手法の妥当性を検証した． 
①下北半島南部の木明露頭，尾駮露頭，鷹架露頭，倉内露頭，上北平野の乙供露頭のうち，

倉内露頭では海成段丘構成層であることを支持する証拠は認められなかった． 
②火山灰分析では，木明露頭，尾駮露頭の海成層の直上にあるテフラが Toya と対比された

め先行研究と同様に MIS5e の海成段丘であることが示唆され，乙供露頭と上吉田露頭の海

成層より上位のテフラが WP と対比されたことで MIS7 よりも古い時代の海成段丘である

ことが示唆された． 
③先行研究 Ito et al. (2017) 31)では，ρ’値が正の場合は補正年代が既知年代と調和的であった

が，本課題の MIS5e の試料では未補正年代が調和的で補正年代は段丘区分が変わるほどで

はないが少し過大評価された．ρ’ 値が正のためフェーディング補正は必要だが，MIS5e 以

前の試料に関しては未補正年代と補正年代の間を試料の年代とした． 
④MIS7 と MIS9 の境界付近に位置する鷹架露頭と乙供露頭の年代は，それぞれ MIS9 と MIS9

もしくは MIS11 と，先行研究と調和的な結果もあればそうでない可能性もある結果が得ら

れた．保土沢露頭，七百露頭，上吉田露頭は MIS7，MIS9，MIS9 と先行研究と調和的であ

ったが，大撫沢露頭は MIS12~MIS18 と先行研究より古く見積もられるが，時代を特定す

ることはできない． 
⑤隆起速度は，他と比較して木明露頭と尾駮露頭が小さな値となった．この露頭は海成層上

限には前浜堆積物があったものの海成層自体の厚さが薄く，明らかに旧汀線からは外れた

位置で形成されたと考えられる．特に，尾駮露頭では間氷期終盤の海面低下期の堆積物で

あることが明らかであり，隆起速度は過小評価されていると考えられる． 
⑥廃棄物埋設地の深度の確保に係る基礎資料として用いる場合，以下の点に注意する必要が

あることが明らかとなった． 
a) 段丘構成層の形成年代の確認：小池・町田（2001）4)により，海成段丘の認定・対比はお

おむね正しく行うことができるが，乙供露頭の例など，陸成層中のテフラとの累重関係や

段丘高度の比較などでは段丘形成年代を誤認する可能性もあるため，光ルミネッセンス年

代測定により直接的に測定する必要がある． 
b) 段丘構成層の堆積相や厚さの確認：これまでは段丘構成層の堆積相に基づき，海成層の上

限が前浜堆積物であることを重視していたが，それに加えて海側への地層の傾斜や海成層

の厚さなども考慮し，旧汀線付近で形成された海面指標の標高に基づき隆起量を見積もる

必要がある． 
今後の課題として，次の点が挙げられる． 
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・木明露頭と尾駮露頭の例から，各段丘面の海側端の露頭の調査では，間氷期終盤の海面低

下期の海面指標を検出してしまい，隆起速度を過小評価する可能性が高いため，同一段丘

面の旧汀線に近い露頭を調査する必要がある．過年度も合わせて MIS5e に対比される高館

面では 4 地点での調査を行ったが，根井沼露頭 1 と根井沼露頭 2 でも海成層上限の高度の

見積もりには仮定を置いているため，今後は MIS7 の段丘面により近い露頭において調査

を行い，結果を比較する必要がある．このような段丘面内での海面指標高度がもたらす不

確定性は，時代が古いほど小さくなる．MIS9 に対比される七百面では比較的広範囲に調

査されているが，鷹架露頭と上吉田露頭は，よく似た隆起速度が見積もられる．ただし，

こうした MIS5e よりも古い時代の段丘面の構成層においても不確定性が最小限となるよ

うに，旧汀線を意識して調査を行う必要がある． 
・乙供露頭は，形成年代の可能性が 2 つのステージにまたがり，また海成層上限の堆積相が

上部外浜堆積物であり侵食を受けている．形成年代を絞り，より精度の高い隆起量の見積

もりのためにも，近傍の地点を調査しデータを増やすことが必要である． 
 
 
1.2.2 カリ長石の光ルミネッセンス年代測定法の改良 

MIS11 よりも古い試料をマルチグレイン法を用いて光ルミネッセンス年代測定を行う場合，

1 ディスクあたり 2.1 日の測定時間と 14 ディスク以上の測定という長時間の測定が必要となる

ことが平成 29 年度の検討において明らかになっている．マルチグレイン法以外の光ルミネッ

センス年代測定法としては，単粒子法による光ルミネッセンス年代測定があり，測定時間の短

縮が期待できる．ただし，単粒子法では，適用性や測定精度が異なる可能性があり，その検証

が必要となる．本年度は，既にマルチグレイン法で測定した試料から，単粒子法用の測定試料

を調整し，単粒子法による測定結果と比較し，測定時間の短縮効果や適用性・精度について予

察的な検討を行う．また，単粒子法を用いて，測定時間の短縮につながる前処理法の検討も行

う． 
 
1.2.2.1 単粒子法による光ルミネッセンス法の検討 
1.2.2.1.1 はじめに 

隆起速度評価手法において用いられるカリ長石の光ルミネッセンス法では，試料ごとの蓄積

線量の測定に加えてフェーディングテストも行うことで，補正年代を算出する．各試料の測定

時間は，試料の持つ蓄積線量の大きさ，つまり年代に依存する．測定の中で最も時間を要す工

程が β 線の照射であり，古い試料ほどその照射時間が長くなるために全体としての測定時間も

長くなる．青森県上北平野の例では，1 試料 8 ディスクの場合，MIS5e であれば測定に要する

時間は 10 日間程度だが，MIS11 になると 15 日間ほど要する．過年度の段丘堆積物の年代測定

においては，その 8 ディスクの結果の平均値（±1σ）をもって試料の値としてきた． 
単粒子光ルミネッセンス法は，氷河性堆積物や河成堆積物などの露光が不十分な粒子を含む

堆積物からそれらの粒子による年代の過大評価を防ぐことを目的として利用されてきた

（Duller, 200641), 200842)など）．主に石英を対象として用いられてきたが，近年は Smedley et al. 
(201243); 201544))などにより，カリ長石の pIRIR 法にも適用されるようになってきた．カリ長

石中のカリウム濃度の問題（Smedley et al., 201243); Reimann et al., 201245); Buylaert et al., 
201846)）などによりまだ適用例は少ないが，津波堆積物の年代決定に適用した例もある



第１章 隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 

1-36 

（Riedesel et al., 201847)）． 
本手法をこれまでと同様に海成段丘堆積物へ適用するためには測定条件を改めて決める必要

がある．本手法は，直径約 1 cm のディスク上に開けた 10×10 の合計 100 個の穴に 100 粒子を

搭載して 1 粒子ごとの測定を行う．測定は粒子ごとに行う必要があるものの，β 線の照射を 100
粒子分一度にまとめて行うことから，特に古い試料においては時間の短縮が見込まれる．本課

題では，過年度のマルチグレイン法の結果と同程度の確度・精度を得られる条件等を検討し，

従来法と比較した時短効果を議論する． 
 
1.2.2.1.2 試料の前処理と測定方法における従来法との比較 

過年度や 1.2.1 項の測定において用いられた従来法であるマルチグレイン法は，直径約 1cm
のディスク上の直径 8mm の範囲にシリコンスプレーを塗布し，その部分に粒子を約

1000~2000 粒子ほど載せる．得られるデータは約 1000~2000 粒子の平均値となるが，海成段

丘の海成層から得られた試料は十分露光した後に堆積したと考えられるため露光不足の粒子が

混入する可能性は低い．また多くの粒子から発せられるルミネッセンスの総量から蓄積線量を

求めるため，信号が大きく各ディスク間のデータのばらつきが少ない．一方の単粒子法は，上

述のように 1 ディスクに 100 粒子乗せて測定する．個々の粒子からデータが得られるため不完

全ブリーチの効果がある粒子を除去でき，堆積時には概ね完全に露光したものと考えられる海

成段丘の海成層から得られた試料においても，露光不足の粒子を取り除くことが可能である．

また，1 粒子のみからのルミネッセンスから蓄積線量を求めるため，信号が小さく得られるデ

ータにバラつきが大きい．また，重液分離によりカリ長石に富むフラクションを測定試料とし

たものの 100 粒子が全てカリ長石ということもない．実際に粒子は，暗室内の実体顕微鏡下で

100 個の穴にそれぞれ入れたが，暗室内での目視でも全てカリ長石ということはなかった．今

回用いた試料は Ito et al. (2017)でも用いた gsj13-094 で，1.2.1 項で従来法による結果を確認で

きる（表 1.2.1-2）． 
測定装置は同じ Riso DTU 社製 TL-DA-20 luminescence reader を用い，受光波長も従来法と

同じになるようにフィルターを調整するが，励起光は従来法が 135W/cm2 の IR LED であるの

に対して，単粒子法では 500W/cm2 の IR レーザーを用いる（Bøtter-Jensen et al., 200348); Duller 
et al., 200349)）．測定は，マルチグレイン法と同様に pIRIR 法を用い，測定温度は変化させる

一方でプレヒートは測定温度より 30℃高い温度で 60 秒間，ホットブリーチはプレヒート温度

より 5℃高い温度で 200 秒間と固定した．単粒子法では Smedley et al. (2015)にもあるように，

プレヒート温度等に関しては少しの違いはあるものの概ね従来法と変わらず，当てるレーザー

の強さが異なることで測定時間だけが 2 秒と短い．本課題では，まず適切な測定温度を決める

ため，Ito et al. (2017) 31)と同様にはじめの IRSL 測定の測定温度を 50℃から 250℃まで変化さ

せ，それぞれの温度における pIRIR290 シグナル（例えば，はじめの IRSL 測定の温度が 50℃の

場合，後の測定で得られる pIRIR290シグナルは pIRIR50/290と記述する）による蓄積線量を求め，

年間線量で除することで年代を求めた（表 1.2.2-1）．測定ディスクの数は，従来のマルチグレ

イン法では主に 1 試料につき 8 ディスクを測定していたため，それと同等の測定時間になるよ

うに，各測定条件において 6 ディスクを（600 粒子）測定し，少なくとも同程度の結果が得ら

れるかを比較した． 
蓄積線量の決定に採用される粒子は，Smedley et al. (2015) 44)に従い，以下の 4 つの条件を

満たすものとし，それ以外のものは不採用とした．1)テストシグナルが各々のバックグラウン
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ドの標準偏差の 3 倍を超えていること，2) テストシグナルの誤差が 10%を超えていないこと，

3) 最大再生線量におけるシグナルに対する 0Gyのシグナルの recuperationが 5%以下であるこ

と，4) recycling ratio が 0.9-1.1 の範囲に収まること，である．また，スミルノフ・グラブス検

定（有意水準 5%）も行い，外れ値は除外した．蓄積線量を測定した各粒子ではフェーディン

グテストも行ったが，本課題では補正の議論は行わないため，フェーディングの程度は ρ’より

も一般的な g-value で表す． 
年間線量の計算に用いるカリ長石中の K 濃度は 1.2.1 項でも一般的な 12.5% （Huntley and 

Baril, 1997）29)を採用したが，単粒子法では例えば Reimann et al. (2012) 45)によると，信号強

度が高い上位 30%の粒子のみ蓄積線量の計算に用いた際の年代値が既知年代と調和的な結果

となるため，その粒子のみが 12.5%の濃度を含むと考えられている．そのため，本課題では採

用する grain の全てを蓄積線量の計算に用いる方法（表 1.2.2-1：全採用）と，そのうちの信号

強度が高い上位 30%の粒子のみを蓄積線量の計算に用いる方法（表 1.2.2-1：上位 30%採用）

の 2 通りの計算方法で結果を得た．残存線量に関しては，Ito et al. (2017) 31)では現世の海浜砂

を約 800 時間露光した後に測定した蓄積線量を残存線量として，試料の持つ蓄積線量から減じ

たが，本課題でも仮としてその値を採用し，すべてのデータから減じた． 
 
1.2.2.1.3 結果 
測定結果を表 1.2.2-1 にまとめる．まず，測定粒子の中にはカリ長石ではないものも多く，は

じめの IRSL 測定温度ごとに 59（10%）, 55（9.2%）, 35（5.8%）, 20（3.3%）, 11（1.8%）

粒子が蓄積線量を得るための条件を満たした．ペルーの Pativilca valley から採取した河成もし 
 

表 1.2.2-1 従来法（マルチグレイン法）と単粒子法の比較． 
単粒子法では，信号強度が高い上位 30%の粒子のみから蓄積線量と g-value を計算した結果も併記する． 

 

[マルチグレイン法]
pIRIR50/290 17 163 ± 8 2.21 ± 0.42 114 ± 10
pIRIR100/290 6 203 ± 12 0.55 ± 0.14 142 ± 13
pIRIR150/290 6 210 ± 6 1.50 ± 0.23 147 ± 12
pIRIR200/290 24 193 ± 14 -0.11 ± 0.74 134 ± 14
pIRIR250/290 6 221 ± 34 0.81 ± 0.57 154 ± 27

[単粒子法] 全採用

pIRIR50/290 59 149 ± 10 0.93 ± 0.62 106 ± 10
pIRIR100/290 55 178 ± 7 1.89 ± 0.60 126 ± 10
pIRIR150/290 35 216 ± 10 1.74 ± 0.52 154 ± 13
pIRIR200/290 20 238 ± 17 1.17 ± 0.74 169 ± 17
pIRIR250/290 11 297 ± 32 -0.49 ± 1.18 211 ± 28

[単粒子法] 上位30%採用

pIRIR50/290 18 191 ± 12 0.96 ± 0.32 136 ± 13
pIRIR100/290 17 211 ± 11 1.09 ± 0.99 150 ± 13
pIRIR150/290 11 210 ± 13 2.54 ± 0.99 150 ± 14
pIRIR200/290 6 238 ± 24 1.70 ± 0.52 169 ± 21
pIRIR250/290 3 252 ± 67 0.71 ± 0.56 179 ± 49

測定法
採用

ディスク，粒子数
蓄積線量
（Gy）

g-value
(%/decade)

平均年代
（ka）
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くは扇状地堆積物に対して単粒子法を適用し pIRIR50/225 年代を求めた Trauerstein et al. 
(2014)50) の適合粒子の割合（12%，14%，33%，14%，13%，41%，52%）と比較して，最も

近い条件である pIRIR50/290 年代に関しては，一部を除いては多少低いもののそれほど大きな違

いではなかった． 

 
図 1.2.2-1 各粒子の pIRIR 年代とテストシグナル強度（信号強度）の比較． 

上から pIRIR50/290 年代，pIRIR100/290 年代，pIRIR150/290 年代，pIRIR200/290 年代，pIRIR250/290 年代を示し， 
黒丸が全粒子採用，白丸がそのうちの信号強度上位 30%の粒子採用を示す． 
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全粒子採用と信号強度上位 30%の粒子採用の年代の傾向を見るため，図 1.2.2-1 に各粒子の

年代に対する信号強度を示す．はじめの IRSL 測定温度の上昇に伴い各粒子の年代がバラつき，

なおかつ全体的に年代が大きくなるように見える．pIRIR50/290 年代と pIRIR100/290 年代は上位

30%の粒子採用の年代が全粒子採用の年代と比較して古い領域に広がっているように見え，

pIRIR150/290 年代，pIRIR200/290 年代，pIRIR250/290 年代ではそのような明確には傾向は見えなかっ

た．また，pIRIR50/290 年代は非常に若い領域まで年代は広がっているがそれらは信号強度が低

いものが多かった． 
平均年代に関しては，全粒子採用の場合は低温側から 106±10ka, 126±10ka, 154±13ka, 

169±17ka, 211±28ka，上位 30%採用の場合は低温側から 136±13ka, 150±13ka, 150±14ka, 
169±21ka, 179±49ka であった．全粒子採用の年代はマルチグレイン法での 114±10ka, 
142±13ka, 147±12ka, 134±14ka, 154±27ka という結果と比較すると，はじめの IRSL 測定温度

が高温になるにつれて年代が古くなる傾向（右肩上がり）は同様であった（表1.2.2-1，図1.2.2-2）．
pIRIR100/290 年代で既知年代（123±7ka）と調和的である一方，高温域では既知年代に対して過

大評価の程度がマルチグレイン法の結果と比較して大きくなることがわかった．またマルチグ

レイン法は測定温度ごとに測定ディスク数が異なるため（17, 6, 6, 24, 6 ディスク）一概には言

えないが，同程度の測定時間分のディスク数を測定すれば，年代の誤差は同程度であるようだ

った．一方で，信号強度上位 30%の粒子の年代も，全粒子採用の年代と同様に右肩上がりの傾

向を見せ，pIRIR50/290 年代が既知年代と調和的であった．採用粒子数が 30%になったことで誤

差は増加したが，それでもマルチグレイン法とあまり違いはなかった．全粒子採用と信号強度

上位 30%の粒子の違いに関しては，Reimann et al. (2012) 45)では上位 30%の粒子の方が年代が

大きくなる傾向を示したが，本課題でも特に低温域においては比較的そのような傾向が見られ

た．図 1.2.2-1 の各粒子の結果と比較しても，pIRIR50/290 年代と pIRIR100/290 年代に関しては同

様の傾向が見てとれる． 
 

 
図 1.2.2-2 従来法（マルチグレイン法法）と単粒子法の比較． 
単粒子法は信号強度が高い上位 30%の粒子のみからの年代も併記する． 
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図 1.2.2-1 における pIRIR50/290 年代では，信号強度が小さい粒子の年代が非常に若い領域ま

で広がり既知年代に対して過小評価の傾向があるが，本課題ではフェーディングの効果を補正

していないため，その効果の影響である可能性がある．そのため，平均年代と g-value を比較 
 

 
図 1.2.2-3 各粒子の pIRIR 年代と g-value の比較． 

上から pIRIR50/290 年代，pIRIR100/290 年代，pIRIR150/290 年代，pIRIR200/290 年代，pIRIR250/290 年代を示す． 
黒丸が全粒子採用，白丸がそのうちの信号強度上位 30%を示す． 
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した（図 1.2.2-3）．pIRIR50/290 シグナルに関しては，上位 30%の粒子の g-value の方が全粒子

採用の値よりも g-value がゼロ付近にまとまっているが，必ずしも古い年代の粒子の方が

g-value が小さいということもなく，年代が若くても g-value の小さい粒子も存在した．はじめ

の IRSL 測定温度がそれ以上になると，データのバラつきも大きくなり，傾向も見えなかった． 
 
1.2.2.1.4 議論 

蓄積線量決定への採用基準を満たす粒子の数は，はじめの IRSL 測定温度が高いほど小さく

なった．これははじめの IRSL 測定温度が高温だと，安定的な pIRIR 信号も減少させることを

示していると考えられる．信号強度上位 30%の粒子に関しては pIRIR250/290 年代では採用粒子

が 600 粒子中 3 粒子ほどになり，非常に小さくなってしまう．pIRIR50/290 年代は上位 30%の粒

子採用の平均年代でのみ既知年代と調和的な結果となったが，マルチグレイン法の年代と全粒

子採用の年代では過小評価された．これは信号強度が低く若い年代を示す粒子が比較的多くみ

られることによるが，原因としてはフェーディング補正を行っていないことや，K 濃度が低い

粒子を測定していることが考えられる．K 濃度と発光強度の関係については，Smedley et al. 
(2012) 43)により，K 濃度が 12.5%に近い粒子が他の濃度の粒子と比較して明らかに強く発光す

ることが指摘されている（図 1.2.2-4）．また，K 濃度と蓄積線量（年代）の関係に関しては，

Reimann et al. (2012) 45)では信号強度が高い粒子の年代が既知年代と一致することから間接的

に発光強度が高く正確な年代を出せる粒子はK濃度が年間線量の計算に用いた 12.5%に近いと

推測しているが，粒子ごとに K 濃度と蓄積線量を測定することで両者の関係を直接的に調べた

近年の研究 Buylaert et al. (2018) 46)では両データの間に関係性はなく，K 濃度が高くても年代

が過小評価される試料があった．K 濃度と蓄積線量の関係に関してまだ議論があるが，本課題

における年代の過小評価の原因となる粒子の信号強度は低かったため，マルチグレイン法を使

った場合は，全ての粒子からの信号により年代を決めるために信号強度が低い粒子の影響は少

ないと考えられる．実際に，従来法の年代（114±10ka）の方が単粒子法の年代（106±10ka）
よりも少し古く既知年代に近かった． 

はじめの IRSL 測定温度が低いものを除き，平均年代はフェーディング補正を行うことなく

過大評価されることが多かった．原因を特定することは難しいが，本課題で用いた残存線量は

従来法の値であるため，単粒子法ではより大きな値である可能性があり，今後は現世の海浜の

砂の測定を多く行って残存線量を詳細に検討していく必要がある．また，信号強度上位 30%の

粒子の g-value は，pIRIR50/290 の結果を除き全体的に高くバラついているため，フェーディン

グ補正の議論を行う際は測定粒子数を増やす必要がある．例えば，Reimann et al. (2012) 45)で

は採用粒子数が 250~300 粒子であり，これを参考にすると従来法よりも 4~5 倍の測定時間を

必要とすることになる． 
 
 



第１章 隆起及び侵食に関する評価手法に関する課題の抽出 

1-42 

 
図 1.2.2-4 各粒子の K 濃度と発光強度の全発光量に対する割合（Smedley et al., 201242)）． 

 
1.2.2.2 カリ長石をより濃集するための前処理法の検討 
1.2.2.2.1 はじめに 

これまでの隆起速度評価手法における光ルミネッセンス法では，カリ長石を用いて測定を行

ってきた．しかし，試料の前処理の最後の工程である重液分離においては比重 2.53-2.58g/cm3

の領域（Aitken, 199851)）の粒子全てを抽出するため，カリ長石以外の粒子も測定試料に含ま

れる可能性がある．受光波長を調整することで得られるルミネッセンスはカリ長石由来のもの

だけだが，そのルミネッセンスを放出する粒子の割合は，測定法にもよるが抽出された粒子全

体の 1.8%~11%とそれほど多くはない（1.2.2.1 項）．本課題では，前処理方法を改良すること，

特にカリ長石を得る比重領域を調整することによりルミネッセンスを放出する粒子の割合を増

やし，時短効果などを議論する． 
 
1.2.2.2.2 試料調整 

試料は 1.2.2.1 項と同様の gsj13-094 で，すでに 2.53-2.58g/cm3 の領域の粒子が抽出されて

おり，おおむねカリ長石に富んだフラクションとなっている．本課題ではより細かく比重領域

を区切ることで，最もカリ長石が多く取れるフラクションを議論する．そのため，まずは重液
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分離により 2.53~2.547g/cm3, 2.547~2.564g/cm3, 2.564~2.58g/cm3 の 3 つ比重領域に比較的領

域幅が均等になるように細分した．その後，この 3 つのフラクションの粒子と元々の

2.53-2.58g/cm3 のフラクションの粒子を単粒子法で各 6 ディスク（600 粒子）測定することで，

発光粒子数の割合を比較した．なお，測定は pIRIR50/290 法で行い，採用基準や残存線量は 1.2.2.1
項と同様である． 
 

 
図 1.2.2-5 カリ長石のフラクション（2.53-2.58g/cm3）を 3 分割した際の各領域の特徴． 

上図：従来のカリ長石の比重領域 2.53-2.58g/cm3
を比重により 3 つに分割した際の重量比 

下図：各比重領域における発光粒子数 
 
1.2.2.2.3 結果 

2.53~2.547g/cm3, 2.547~2.564g/cm3, 2.564~2.58g/cm3 の 3 つのフラクションの重量比は，

19%，20%，61%となり，最も重い領域（2.564~2.58g/cm3）に多くの粒子が含まれることが

わかった（図 1.2.2-5）．一方で，600 粒子ずつ測定した中での発光した粒子の割合は，軽いフ

ラクションから 15%（91 粒子），14%（84 粒子），5.8%（35 粒子）と，最も軽いフラクショ

ンである 2.53~2.547g/cm3 の粒子が最も多く発光した（表 1.2.2-2 ）．バルク試料
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（2.53~2.58g/cm3）の 11%という結果は，各フラクションの重量比に発光粒子の割合を乗じて

計算した平均的な発光粒子の割合である 9.2%と調和的である．  
 

表 1.2.2-2 pIRIR50/290 法による比重ごとの蓄積線量等の比較． 
従来法（マルチグレイン法）の結果も併記する． 

 
 
各粒子の年代とその発光強度の違いについては，1.2.2 節でバルク粒子の pIRIR50/290 に関して，

全粒子の年代は若い年代から広く分布しているものの，そのうちの信号強度上位 30%の粒子の

年代に関しては，比較的古い領域に偏っていると指摘した．比重をより細かく分けると，最も

軽い領域（2.53-2.547g/cm3）の粒子は信号強度にかかわらず 100ka 付近にまとまり，中間

（ 2.547-2.564g/cm3 ）の粒子はバルク粒子に近いパターンを示し，最も重い領域

（2.564-2.58g/cm3）の粒子は，最も軽い領域より少し古い領域に分布しているようであった（図

1.2.2-6）．平均年代は，全粒子採用したものも信号強度上位 30%の粒子を採用したものも，各

粒子の分布と同様の傾向であり，最も重い領域の粒子の年代が既知年代と調和的な結果となっ

た（表 1.2.2-2）． 
また，各粒子の pIRIR50/290 年代と g-value の関係については，バルクの時と同様に年代の古

い粒子の g-value が小さいなどの傾向は見えないが，信号強度上位 30%の粒子の g-value は比

較的ゼロ付近にそろっているように見える（図 1.2.2-7）．採用粒子数が少なくバラつきは大き

いが，最も重い領域の粒子の g-value が最も小さかった（表 1.2.2-2）． 
 

[マルチグレイン法]
2.53~2.58g/cm3 17 163 ± 8 2.21 ± 0.42 114 ± 10

[単粒子法] 全採用

2.53~2.58g/cm3 59 149 ± 10 0.93 ± 0.62 106 ± 10
2.53~2.547g/cm3 91 145 ± 4 1.39 ± 0.97 103 ± 8
2.547~2.564g/cm3 84 120 ± 7 1.42 ± 0.61 85 ± 8
2.564~2.58g/cm3 34 194 ± 9 0.83 ± 1.33 138 ± 12

[単粒子法] 上位30%採用

2.53~2.58g/cm3 18 191 ± 12 0.96 ± 0.32 136 ± 13
2.53~2.547g/cm3 27 153 ± 7 1.03 ± 0.59 109 ± 9
2.547~2.564g/cm3 25 158 ± 12 0.42 ± 0.52 112 ± 12
2.564~2.58g/cm3 10 185 ± 18 -0.94 ± 1.09 132 ± 16

[測定法]
比重

採用

ディスク，粒子数
蓄積線量
（Gy）

g-value
(%/decade)

平均年代
（ka）
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図 1.2.2-6 各粒子の pIRIR50/290 年代とテストシグナル強度（信号強度）の比較． 

上から比重 2.53-2.58g/cm3
（バルク）の粒子，2.53-2.547g/cm3

の粒子，2.547-2.564g/cm3
の粒子，.564-2.58g/cm3

の粒子の結果を示す．黒丸が全粒子採用，白丸がそのうちの信号強度上位 30%の粒子採用を示す． 
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図 1.2.2-7 各粒子の pIRIR50/290 年代と g-value の比較． 

上から比重 2.53-2.58g/cm3
（バルク）の粒子，2.53-2.547g/cm3

の粒子，2.547-2.564g/cm3
の粒子，2.564- 

2.58g/cm3
の粒子の結果を示す．黒丸が全粒子採用，白丸がそのうちの信号強度上位 30%の粒子採用を示す． 

 
1.2.2.2.4 議論 

重液分離により，従来の 2.53-2.58g/cm3（バルク）の比重領域の粒子を 3 つの比重領域に細

分したが，最も軽い領域（2.53-2.547g/cm3）の粒子数は少ないものの発光した粒子は多く，一
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方で最も重い領域の粒子数は多いものの発光した粒子は少なかった．単位ディスクあたりの発

光粒子数が最も多い軽い領域の粒子を用いれば，同じ粒子数測定するためにはバルクの 3 分の

2 程度の時間で済む．加えて，最も軽い領域の粒子の年代は，他の領域の粒子の年代よりもバ

ラつきが少なく，誤差が小さい年代が得られる．しかし，得られる年代は既知年代に対して過

小評価され，g-value がゼロより大きいことからフェーディング補正を必要とする．各粒子の

信号強度に対する年代の分布がバルクの結果と近い中間の比重領域（2.547-2.564g/cm3）の粒

子に関しては，信号強度上位 30%の粒子の年代が比較的既知年代に近いものの若い年代の粒子

が多く含まれている．最後に，最も重い領域（2.564-2.58 g/cm3）の粒子は，発光した粒子の

割合は少なかったものの，得られる年代は既知年代と調和的で，信号強度上位 30%に関しては，

フェーディング補正が必要ない可能性がある．ただし，バルク試料より半分程度しか採用され

る粒子がないため，測定時間は 2 倍程度長くなると思われる． 
 
1.2.2.3 まとめと今後の課題 
本課題については，以下の成果を得た． 
・隆起速度評価手法において用いられるカリ長石の光ルミネッセンス法では，試料各の蓄積線

量の測定に加えてフェーディングテストも行うことで，最終的な補正年代を算出している．

各試料の測定時間は試料の持つ蓄積線量の大きさ，つまり年代に依存するため，古い試料で

は非常に多くのマシンタイムを必要とする．本課題では，測定時間の中でも特に多くの時間

を要する β 線の照射に関して時間短縮効果の望める単粒子法について，過年度の結果と同

程度の確度・精度を得られる条件等を検討し，従来法と比較した時間短縮効果を議論した．

また，カリ長石をより濃集するための前処理法も検討した． 
①全体的に蓄積線量決定への採用基準を満たす粒子数が少なく，測定条件ごとに 10%~1.8%
程度で，はじめの IRSL 測定温度が高いほど小さくなった．これははじめの IRSL 測定温度

が高温だと，安定的な pIRIR 信号も減少させることを示していると考えられる． 
②はじめの IRSL 測定温度の上昇に伴い各粒子の年代がバラつき，全粒子採用も上位 30%の粒

子採用についても，概ねバラつきが大きくなる傾向があった．一部の測定条件では既知年代

（123±7ka）と調和的である一方，高温域では既知年代に対して過大評価される傾向がマル

チグレイン法の結果と比較して大きかった．ただし，同程度の測定時間分のディスク数を測

定すれば，年代の誤差は従来法と同程度であった． 
③pIRIR50/290 シグナルに関しては，上位 30%の粒子の g-value の方が全粒子採用の値よりも

g-value がゼロ付近にまとまっているが，必ずしも古い年代の粒子の方が g-value が小さい

ということもなかった．はじめの IRSL 測定温度がそれ以上になると，データのバラつきも

大きくなり，傾向も見えなかった． 
⑥pIRIR50/290 年代は上位 30%の粒子採用の平均年代でのみ既知年代と調和的な結果となった

が，マルチグレイン法の年代と全粒子採用の年代では過小評価された．これは信号強度が低

く若い年代を示す粒子が比較的多くみられることによるが，原因としてはフェーディング補

正を行っていないことや，K 濃度が低い粒子を測定していることが考えられる．ただし，こ

れらの過小評価の原因となる粒子の信号強度は低いためマルチグレイン法の結果に及ぼす

影響は小さいと思われる． 
⑦はじめの IRSL 測定温度が低いものを除き，平均年代はフェーディング補正を行うことなく

過大評価されることが多かった．原因を特定することは難しいが，本課題で用いた残存線量
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は従来法の値であるため，単粒子法ではより大きな値である可能性があり，今後は現世の海

浜の砂の測定を多く行って残存線量を詳細に検討していく必要がある．また，上位 30%の

粒子の g-value は，pIRIR50/290 の結果を除き全体的に大きくバラついているため，フェーデ

ィング補正の議論を行う際は測定粒子数を増やす必要がある．例えば，Reimann et al. 
(2012) 45)は全採用粒子数が 250~300 粒子であり，これを参考にすると従来法よりも 4~5 倍

の測定時間を必要とする． 
⑧従来よりも細かく比重を区切った重液分離を施すことで，発光粒子の割合を増やすことがで

きた．しかし，発光粒子の割合が大きい比重領域（2.53-2.547g/cm3）の pIRIR50/290 年代は

粒子ごとの違いが小さいものの既知年代に対して過小評価され，むしろ発光粒子の割合が最

も小さい比重領域（2.564-2.58g/cm3）の pIRIR50/290 年代が既知年代と調和的な結果となっ

た．最も軽い比重領域の粒子ならば，バルク試料（2.53-2.58g/cm3）と同数の粒子数を測定

するのに約 3 分の 2 の測定時間で済むが，最も重い比重領域の粒子ならば逆に 2 倍程度の

測定時間を要する． 
今後の課題として，次の点が挙げられる． 

・いくつかの条件では既知年代と調和的な結果が得られたため，それが普遍的なものか他の

試料の測定を行う必要がある． 
・より細かな比重領域に区切った重液分離を施すことで，従来よりも発光粒子の割合を増や

すことが出来る可能性がある．発光する粒子が濃集された領域が必ずしも既知年代と調和

的な結果が得られるとは限らないが，今後は他の地域の試料などでも同様の傾向が見られ

るかの調査や，既知年代と調和的な結果を得るためのはじめの IRSL 測定温度の調整など

を行っていく． 
・内部 K 濃度の設定や年代計算モデルなど，カリ長石の単粒子法による年代決定ではいまだ

議論を行っている問題点が多い．最新の研究を参照し，手法を改良していく必要がある． 
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2．断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
 中深度処分においては，少なくとも10万年間にわたって断層活動による地層の著しい変動が

生ずるおそれのない区域に廃棄物埋設地を設置することが重要である． 
 断層等に関する評価に当たっては，物理探査による断層の長さの認定とその連結性に係る評

価の妥当性，断層活動による力学的・水理学的影響評価の妥当性及び地すべりの認定とその再

滑動性の評価の妥当性に関する科学的視点について，審査の視点を踏まえて整理する必要があ

る．また，断層活動によって生じる断層面の周辺状態の把握は，安全評価における地下水流動

評価に影響を及ぼす重要な視点である．これらの視点に関する以下の項目の評価手法を検討す

る． 
（１）断層長さ等の評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 

中深度処分においては，廃棄物埋設地を設置する場所の近隣に断層が存在する可能性が確認

された場合は，当該断層の両側に断層等の活動の著しい力学的な影響が及ぶ領域を想定し，

廃棄物埋設地の設置場所がその領域外に設置することを求めることが検討されている．そこ

で，中深度処分の廃棄物埋設地が設置されると想定される深度（70m以深）の断層の長さを

判断するための物理探査を用いた手法について，調査条件や調査内容等について既存知見の

整理と課題の抽出を行い，地質調査及び物理探査等を用いた総合的な判断指標について整理

する．また，断層活動による廃棄物埋設地への力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評

価手法について既存知見の整理と課題の抽出を行う．さらに，将来的に断層長さが変化する

可能性を評価するため，断層の特徴と空間スケール及び時間スケールを考慮した断層の連結

性に係る知見の整理と評価手法の課題の抽出を行う． 
（２）堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再滑動性評価手法に係る知見の整

理と課題の抽出 
過去の地層堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再滑動性評価手法につい

て，調査条件，調査内容等に係る既存知見の整理と課題の抽出を行う．また，未固結から固

結した過去の海底地すべり面の力学的・水理学的評価試験を行い，力学的安定性や透水性に

ついて検討を行う． 
 

2.1 断層長さ等の評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
【実施内容】 
 既往研究成果を踏まえ，平成 30 年度は断層長さ等の評価手法に関して以下の 3 課題を実施

する．各課題の具体的な実施内容については各項において詳述する． 
・物理探査を用いた断層長さの評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
・断層の連結性に係る知見の整理と評価手法の構築に向けた課題の抽出 
・断層活動による力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る知見の整理と課題

の抽出 
 
2.1.1 物理探査を用いた断層長さの評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 
【実施内容】 
 平成 30 年度は廃棄物埋設候補地およびその近傍に断層が存在する場合に断層の連続性を確

認し，その長さを評価するための物理探査等を用いた断層の調査手法について既存知見を収

集・整理し課題を抽出する．また，廃棄物埋設候補地の地質構造を把握し断層の存否を認定す

るための最新の 3 次元地下構造探査手法について技術情報・知見を収集・整理し課題を抽出す
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る．これらの知見に基づいて，地質調査及び物理探査等を用いた断層の認定基準について整理

し，断層長さに係る総合的な判断指標について検討を行い，課題を抽出する． 
 
【成果】 
2.1.1.1 断層の連続性・長さを評価するための物理探査等を用いた断層の調査手法及び最新の

3 次元地下構造探査手法についての技術情報に関する知見の収集・整理 
2.1.1.1 各種物理探査法の特徴 

地表からの調査段階で，地下 100m 程度に設置される中深度処分の廃棄物埋設地やその近傍

域に影響を及ぼすような地質構造や地質環境特性を評価するための物理探査手法は各種存在す

る．例えば，活断層調査に用いられる物理探査手法には表 2.1.1-1 のようなものがある（高橋

ほか，19951)）． 
 

表 2.1.1-1 活断層調査で用いられ物理探査手法（高橋ほか，19951)） 

 
 
廃棄物埋設地及びその周辺を対象とした物理探査は，以下の 3～4 段階で行われることが想

定される． 
①文献調査：産業技術総合研究所地質調査総合センター刊行の重力図など既存の物理探査

結果の収集・解析によるもの 
②広域空中調査：廃棄物埋設候補地を含めた数 km～10 数 km 程度以上の範囲の広域を面

的にカバーする空中重力偏差法探査や空中磁気探査，空中電磁探査など 
③広域地表調査：廃棄物埋設候補地を含めた数 km～10 数 km 程度以上の範囲の広域を線

的にカバーする 2 次元地表調査 
④精密地表調査：廃棄物埋設候補地周辺の数 km 以内を対象とした精密な 2 次元もしくは

3 次元地表調査 
これらの各段階で使用される物理探査手法には，それぞれ特徴があるが，ここでは物理探査ハ

ンドブック（2016）2)に倣い，各探査手法別にその特徴と適用性を概観することとする． 
地下の地層境界などの物性境界からの反射を利用する代表的な手法としては，反射法地震探

査と地中レーダーがある．山田ほか（2018）3)は，「新版物理探査適用の手引き ―土木物理探

査マニュアル 2008―」（物理探査学会, 20084)）を参照して，探査手法と探査深度の関係を表

2.1.1-2 のようにまとめ直している． 
岩石の物性分布を把握する代表的な手法としては，弾性波速度構造を探査する屈折法地震探

査，比抵抗値構造等を探査する電気探査，電磁気特性構造を探査する電磁探査，密度構造を探

査する重力探査などがある． 
 

手法 利用頻度 コメント

反射法地震探査 ◎ 陸上におけるP波およびS波地震探査

音波探査 ◎ 海上における反射法地震探査

電気探査 ○ 地下の比抵抗分布を求める

電磁法地震探査 ○
深層を対象としてMT法やCSAMT法、浅層を対
象としたVLF法やインダクション法など。

重力探査 △ 重力値の異常から地下構造を推定する。

放射能探査 ○
放射性元素のガンマ線を計測して、地下の
異常を推定する。

◎：非常によく利用される
○：よく利用される
△：利用頻度はあまり多くない
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表 2.1.1-2 探査手法と対象深度（山田ほか，20183)） 

 
 

これらの検討例を参照して，坑井を用いない地表からの調査段階で堆積軟岩中の断層調査に

適用した場合に有効と考えられる以下の物理探査手法についてまとめることとする． 
〇反射法地震探査 

・P 波反射法地震探査  ・S 波反射法地震探査  ・音波探査  ・三次元地震探査 
〇地中レーダー 
〇屈折法地震探査 
〇電気探査 
〇電磁法探査 
〇重力探査 

これらのうち音波探査は，海域や河川・湖沼等で用いられる反射法地震探査の一形態である．

なお，放射能探査については，地球内部から放出される放射線の強度を測定する手法であり，

断層沿いに強度異常を示すことがあるため概略調査・予備調査に用いられることはあるが，直

接的に断層を調べる手法でないため，本検討からは割愛する． 
 

2.1.1.1.1 反射法地震探査 

反射法地震探査は，地表付近で人工的に地震波を発生され，地下の地層境界で反射して再び

地表に戻って来た反射波を地表に設置した受振機で測定し，地下の反射イメージから地下構造

を推定する探査法である（物理探査学会, 20084)）．活断層調査において，もっとも用いられる

探査手法である．陸域で用いる震源の違いによって，P 波反射法，S 波反射法に区分され，ま

た海域や湖沼等については音波探査としてまとめる．また，近年実施頻度が高くなっている三

次元地震探査についても言及する． 
P 波反射法地震探査 
【震源】Ｐ波地震探査では，地表付近でP波を発生させて地下のP波反射イメージを取得する．

地震波を発生する仕組みとしては，爆薬・バイブレーター・重錘落下（インパクター含む）の

3 種類に大別される．代表的なものを以下に示す． 
・爆薬：ダイナマイト（爆薬）は，浅層を対象とした小薬量（数 10g）のものから，大規模

屈折法地震探査のための大薬量（数 100kg）まで様々なものが使用されてきた．しかし，

近年日本国内における製造が中止されたため，コンクリート構造物などの解体に用いられ

る含水爆薬が使用され始めている．含水爆薬は，ダイナマイトと比較して爆速がやや遅い

ため，Ｐ波の波形はダイナマイトに比べてやや鋭敏さに欠けるものとなる． 
・大型バイブレーター：バイブロサイスは，これまでは活断層調査や資源探査のために多く

用いられてきた．大型のもの（重量約 19t）と中型のもの（重量約 8t）があり（図 2.1.1-1），
大型のバイブロサイスは，より低い周波数から振動を発生させることができ，探査深度が

深くなる．探査深度を 300m とした場合には，中型のバイブロサイス 1 台を震源とすれば

十分であるが，大型バイブロサイスを使用しても問題はない． 
 

対象深度(m) 適用手法 信号元 主な周波数(Hz)
0～5 地中レーダー チャープ式 数M～数G

5～10 地中レーダー 連続波 数M
10～20
20～50 極浅層反射法 板たたき（S波） 10～50

バイブレータ震源（S波） 10～100
インパクター震源（S波） 10～100

（有効な手法が確立していない）

数10～100 浅層反射法



第２章 断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 

 2-4 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 2.1.1-1 大型バイブトサイス（左）および中型バイブロサイスとその緒元 
 

・小型バイブレーター：岩槻ほか（1998）5)は，電磁式スイープ震源を用いて，震源周波数

20Hz～270Hz の帯域で，地表下 150m 程度までの探査を行っている．また，ドイツ GeoSym
社の ERViS のような可搬型の電磁式バイブレーターも存在する．ERViS は，仕様上は高

い周波数まで発生可能（20～400Hz）であるが，震源そのものが発するエネルギーが小さ

く，高周波数ではエネルギーは弱くなる．地下 100～150m 程度までの探査が可能である． 
・インパクター：インパクターは（株）地球科学総合研究所が開発した震源であり，油圧で

ピストンを押し下げることにより，重錘落下より大きな衝撃波を発生させることができる

（図 2.1.1-2）．垂直にピストンを落下させれば P 波震源として機能し，シリンダーを傾斜

させることにより，P 波と S 波を同時に発生させる震源として用いることができる． 
 

 
図 2.1.1-2 インパクター震源 

緒元 大型バイブロサイス 中型バイブロサイス

スイープ周波数 6-200 Hz 10-300 Hz

最大荷重 18,000 kg 6,800 kg

マス重量 2,300 kg 794 kg

プレート面積 2.64 m
2

1.17 m
2

全長 8.4 m 6.1 m

全幅 2.4 m 1.8 m

全高 3.2 m 2.5 m

全重量 18.9 t 7.9 t
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・重錘落下：重錘落下は重錘を一定の高度まで持ち上げ，自由落下させる方式であり，可搬

性の高い震源として小規模探査に用いられる．板たたきも原理的には同じであり，簡便に

利用できるが，エネルギーが弱く，再現性に難がある． 
【受振器】アナログ受振器とディジタル受振器がある．ディジタル受振器は，GPS 同期機能や

無線伝送システム等と組み合せて用いると利便性が高いが，システム全体が大きくなる傾向が

ある． 
【記録システム】従来のシステムでは，記録システム（探鉱機）と受振器（ないし受振器と接

続した A/D 変換器）を有線ケーブルで接続しており，測線展開に時間を要していた．近年のシ

ステムでは，受振器や A/D 変換器に GPS 時刻と同期しながらデータを取得する機能があるも

のや，無線伝送システムを持つものなど有線ケーブルの展開が不要なシステムが構築されてい

る．ただし，探査時に実データを確認するためには，記録システム（探鉱機）を用いたシステ

ムが必要となる． 
 
S 波反射法地震探査 
【震源】S 波バイブレータや板たたき（水平方向）により，理論上は純粋なＳ波を発生させる

もの（事実上は必ずＰ波の発生を伴う）と，P 波の発生に伴う S 波を利用するものに分類され

る． 
・S 波バイブレータ：通常用いられているＰ波の振動部を横向きにしたものであり，P 波の

振動ユニットを組み替えて用いる． 
・小型バイブレーター：ERViS 震源は，震源部分の組み替えにより S 波震源として用いるこ

とができる．仕様上は高い周波数まで発生可能（20～320Hz）であるが，震源そのものが

発するエネルギーが小さく，高周波数ではエネルギーは弱くなる．地下 60～100m 程度ま

での探査が可能である． 
・インパクター：シリンダーを傾斜することのできるインパクター震源は，P 波と同時に S
波を発生させることができる．ただし，シリンダーの傾斜角は垂直軸から 30～60 度程度

であり，P 波の発生を避けることはできない．右傾斜と左傾斜のデータを取得して引き算

によって S 波成分を強調する手法が一般的に用いられる． 
【受振器】水平方向の地震動を捉えるために，水平成分を持つ受振器，典型的には三成分受振

器が必要である．三成分受振器は，通常の垂直方向のみの加速度型受振器と比べて構造的に大

きくなり，また水準・方位を合わせる必要があるため設置に時間を要する． 
【記録システム】P 波反射法探査と同様である． 
【特徴】一般に浅層反射法探査では，S 波断面図の方が記録が良いと言われる（図 2.1.1-3；高

橋，19976)）．これは，表層付近の S 波速度が P 波速度と比べて極めて遅くなり（Vp/Vs>5），
深部（Vp/Vs=2～2.5 程度）と比べて同じ周波数でも分解能が上がるためである．同一地点で取

得された P 波探査と S 波探査の比較を図 2.1.1-2 に示す．対象深度によって，どちらの震源を

用いれば分解能が上がるかは変わってくるので，両者を比較することが望ましい． 
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図 2.1.1-3 同一地点を通る P 波探査結果と S 波探査結果の比較（高橋，19976)） 

 
音波探査（海域や湖沼域における反射法地震探査） 
【震源】沿岸海域や陸域に散在する湖沼は，水深が浅いことが想定され，大型船を使用する調

査や機材を深く沈める調査には適さない．水深が浅い場合に使用可能な震源としては，ブーマ

ー，スパーカー等があげられ，電源のみでコンプレッサーが不要なことから，漁船クラスの船

舶で調査が可能である．これらの震源は，資源探査で用いられるエア・ガン震源とくらべて周

波数が高く，浅層（海底面よりの探査深度 100m 前後）の調査に向いている．水中では S 波は

伝搬しないため，S 波探査は困難である．P-S-S-P と変換する波を用いる変換 S 波探査が理論

的にはあり得るが，良好な結果が得られた例は乏しい． 
【受振器・記録システム】受振器を船等で曳航する方式と海底に敷設する方式が存在する． 

・曳航式：ハイドロフォン（受振器）を内蔵したストリーマー・ケーブルを震源と一緒に曳

航して記録を取得する方法が一般的である．ハイドロフォンで取得されたデータは，有線

ケーブルによって船上の記録装置に伝送され，そこで A/D 変換されて記録媒体に記録され

る．また，地球科学総合研究所の ACS のように，ケーブル自体に A/D 変換装置と記録装

置が内奥された装置もある．ACS は，海上三次元地震探査等の複数のケーブルを扱うとき

に取り回しが容易になる． 
・海底敷設式：海底にケーブルを敷設して（ベイ・ケーブル），陸上と同様にデータを取得す

る．ハイドロフォンに加えて加速度型受振器（多くは三成分）を用いる場合がある． 
 
三次元反射法地震探査 

受発振点を稠密に展開する三次元反射法地震探査は陸域・海域ともに可能であるが，陸域で

は，建物・施設・道路等の地表条件により，発震点・受振点の配置が限られ，均質なデータを

得ることが難しい．しかし，近年の処理技術の向上によって，この難点は改善しつつある． 
断層層調査を目的とした三次元反射法地震探査の例として佐々木ほか（2008）があげられる．

佐々木ほか（2008）7)は，日本原燃株式会社の余裕深度処分の調査・研究の一環として，深度

100m 以浅を対象とし，震源としてはバイブロサイス（スイープ周波数 40～210Hz）を用いた

探査を行っている．佐々木ほか（2008）7)の探査測線の設定，地表面カバー率，探査仕様，探

査結果を図 2.1.1-4 に示す． 
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図 2.1.1-4 三次元反射法地震探査の例（佐々木ほか，20087)） 

 
受振測線と発震測線は互いに直交し，調査期間は約 2 ヶ月である．三次元反射法探査の結果，

詳細な地質構造の解析が可能となり，実落差 5m 程度の断層を判別することが可能であったと

報告されている． 
海域では，水深・漁網・堤防等の制約条件がなければ，規則的な発震・受振が可能であり，

陸上と比べて格段に高品質のデータが取得されることが期待される．猪野ほか(2018) 8)は，八

代海での日奈久断層帯の超高分解能三次元反射法地震探査について報告している．この結果で

は，従来の二次元音波探査をもちいて推測した断層位置が，三次元探査の結果，かなり異なっ

た様相を示すことが示されている（図 2.1.1-5,6）． 
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図 2.1.1-5 超高分解能三次元反射法地震探査の例（猪野ほか，20188)） 

 

 
図 2.1.1-6 超高分解能三次元地震探査で得られたタイムスライスと断層解釈結果 

（猪野ほか，20188)） 
三次元調査の解釈結果（紫線）は既存二次元調査の解釈結果（緑線）とは大きく異なっている． 

 
陸上において S 波を用いた三次元反射法地震探査の実施は困難である．水平成分を持つ受振

器が必要であり，震源の振動方向と受振の方向を合わせて処理する必要がある．なお，これを

避ける簡便な方法としては，2 次元の S 波測線を密に並べて 3 次元データとして記録を取得す

る方法がある．また受振器については，P 波の垂直成分を横置きにして用いる例もある． 
 
2.1.1.1.2 地中レーダー 

地中レーダーは地中に電磁波を放射，電磁特性の異なる境界で反射した電磁波を捉えること

により，地中を探査する方法である（物理探査学会，20084)）．反射法や屈折法地震探査で用い

る弾性波と比べて，地中レーダーで用いられる電磁波は周波数が高く（数 10MHz 程度以上），
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高分解能の探査が可能であるが，その反面として透過能が低いため土質地盤で 2～3m，岩盤で

10m 程度以内までの探査が可能である． 
地中レーダーの測定原理を図 2.1.1-6 に示す．装置は，送信アンテナと受信アンテナとから

なり，その間隔は固定されている．このシステム全体を移動させながら，受振波形を記録して

並べることにより，記録断面図を得る． 

 
図 2.1.1-7 地中レーダー探査の原理（物理探査学会，20084)） 

 
【調査事例】地中レーダーを活断層調査に用いた例（平井ほか, 20189)）を図 2.1.1-8 に示す．

この例では，電磁波の周波数を 200MHz から 400MHz まで変化させた場合であるが，周波数が

高いほど分解能は高くなるが，深度 1m 程度の反射面を捉えるためには，200MHz の方が良い

ことが分かる．宮下ほか(2011) 10)は，トレンチ調査のための地中レーダー探査を実施している．

2 側線において地中レーダー探査を行い（測線長約 31m と約 62m），7～11m 程度以浅の断面

図を得ている．明瞭な断層構造は得られなかったものの，浅部地盤構造が明らかとなり，ボー

リング調査やトレンチ調査との比較検討資料としている． 
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図 2.1.1-8 地中レーダーによる探査断面図（平井ほか，20189)） 

 
2.1.1.1.3 屈折法地震探査 

地表付近で反射法地震探査と同様に爆薬などによって地震波を発生させ，地下の地層境界で

屈折して戻って来た屈折波を，地表に設置した受振器で測定し，各地層の走向や弾性波速度な

どを求める探査手法である（物理探査学会，20084)）．坑井のない地表からの調査段階では，地

下の弾性波速度構造を把握する探査手法として重要である． 
【震源・受振器・記録システム】陸域においては，反射法地震探査と同じものを利用する．海
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域においては，音波探査よりも長距離にわたる受振器展開が必要となるため，OBC・独立型海

底地震計等の利用が必要となる． 
【特徴】屈折法地震探査の適用条件（解析条件）としては，以下の 2 条件が前提となっている． 

・地層の弾性波速度は深部ほど増大する． 
・測線と地質構造は直交している． 

従って弾性波速度の逆転層があると，その層準がブラインド層となり，屈折法では解析できな

い．解析手法としては，以下の 2 種類がある． 
・萩原の方法（走時曲線による方法） 
・トモグラフィー法 

萩原の方法では，層数と各層の速度を固定して，その速度構造の境界を得る．トモグラフィー

法では，地下の断面をセルに分割して，各セルの速度値を求める．両者の解析結果の表現は異

なったものとなるが，萩原の方法においては層境界のずれが，トモグラフィー法の解析での速

度の急変する所が，断層であると解釈される．なお，コンピューター解析技術の進歩した現在

において，トモグラフィー法による解析を行うことが推奨される． 
測線長は，探査深度の 5～10 倍程度必要とされ，調査範囲が制限される場合は用いることが

できない可能性がある．発震点は，受振点の数と比べて少なくても良い． 
 
2.1.1.1.4 電気探査 

電気探査法は，地層を構成する物質の比抵抗，誘電率あるいは電気化学的性質の違いに着目

し，人工的あるいは自然的要因により発生した電位を測定し，地下の構造や状態，地下資源の

存在などを調査する探査法である（物理探査学会，20084)）．主な手法としては下記のようなも

のがある． 
・比抵抗法 
・自然電位法（SP 法） 
・強制分極法（IP 法） 
・人工電位法 

これらのうち，断層の探査に役立つと思われる手法は，比抵抗法である．比抵抗法では，人工

的に地盤に電流を流し，電位の分布から抵抗値構造を求める．断層ガウジ等が周囲と異なる比

抵抗値を示すことや，比抵抗値構造の不連続面を利用して断層を検出することができる． 
【調査事例】田中ほか(2008) 11)は，トンネル掘削のための調査として比抵抗法電気探査を行い，

断層破砕帯が低比抵抗になることを捉えたとしている．原子力規制庁（2015）12)は，京都大学

への委託事業として行った野島断層と有馬高槻構造線断層帯で実施した比抵抗法調査の結果を

公表している（図 2.1.1-9）．野島断層の結果では，断層破砕帯内の粘土が遮水壁の役割を果た

し，海からの塩水侵入を防護しているため断層と比抵抗の境界が必ずしも一致していないとの

記載がある． 
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図 2.1.1-8 野島・浅野断層における比抵抗断面図（原子力規制庁，201512)） 

 
2.1.1.1.5 電磁法物理探査 

電磁法探査は，地層を構成する岩石の種類によって電磁波（電波）に対する反応が異なる性

質を利用し，地質，地下水・石油・天然ガス・石炭・鉱石等の地下資源および断層・終局等の

地質構造を調査する探査法の総称である（物理探査学会，20084)）．2.1.1.1.3 項の地中レーダー

も広義には電磁法物理探査の一種であるが，一般には電磁法物理探査には含めない． 
MT 法・AMT 法，CSAMT 法，TEM 法，空中電磁法，ループ・ループ法，VLF 法などのバリ
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エーションがある．それぞれの電磁法の主たる特徴は，表 2.1.1-3 のようにまとめられている

（物理探査学会，20084)）． 
 

表 2.1.1-3 代表的な電磁探査の特徴と適用方法（物理探査学会，20084)） 

 
 
【調査事例】茂田(2008) 13)は，高レベル放射性廃棄物の地層処分における断層探査として AMT
法を適用した例を報告し，高比抵抗ゾーンと断層との対応を見出している（図 2.1.1-10）．吉村

(2008) 14)は，三次元電磁探査法を開発し，結晶質岩および堆積岩中の探査事例を紹介している

（図 2.1.1-11）． 

 
図 2.1.1-10 大曲断層付近の地質構造と比抵抗断面図（茂田ほか，200813)） 
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図 2.1.1-11 三次元電磁探査による比抵抗断面図（吉村，200814)） 

 
2.1.1.1.6 重力探査 

重力探査は，地表で重力計を用い重力加速度を測定して，微少な重力加速度の変化から地下

の密度構造を求める探査法である．探査手法により，以下の 3 手法に分けられる． 
・重力探査法 
・微重力探査（マイクログラビティ）法 
・重力偏差法 
重力探査法は絶対重力を求める探査手法であり，測点間隔に応じた構造が抽出可能である．

微重力探査法は，手法としては重力探査と同様の手法であるが，絶対重力を求めない点，測定

間隔が一般的に稠密であり m オーダーの稠密探査を行う点が特徴であり，浅層部の高密度探査

に適している． 
重力偏差法には，鉛直方向の偏差・水平方向の偏差（一次微分・二次微分）がある．鉛直方

向の偏差は，厳密には，重力加速度を高度の違う 2 点以上で測定しなければならないが，重力

異常の水平分布から計算する手法もある．また，重力の水平方向の偏差も有用であり，他の物

理探査的情報がない場合に，断層の存在する位置を推定するために用いられる．また，オイラ

ー・デコンボリューション等の手法により，より断層位置を明確にすることも試みられている．

一般に重力探査は，より正確に断層の位置を決めるといった目的には適さず，（広域的な）重力

の偏差から断層位置を推定するという使い方が適当と考えられる． 
【調査事例】産業技術総合研究所深部地質環境研究センター（2003）15)では，阿武隈花崗岩体

中の白沢－常葉測線沿いの精密重力探査（50m 間隔，総延長 14.8km）に基づいて，盛岡－白

河構造線の位置を求めているが，その結果は屈折法地震探査の結果と整合的である．Saibi et 
al.(2006) 16)は，長崎県島原半島西部の小浜温泉周辺の基盤構造を重力偏差，オイラーデコンボ

リューションにより求めている． 
 
2.1.1.1.7 各物理探査手法の断層調査への適用性 

以上の検討を踏まえ，坑井を用いない地表からの調査の各段階において，中深度処分で考慮

すべき数百 m 程度までの深度までの断層の存在・走向傾斜・ずれの量等の情報を抽出するため

に各物理探査手法がどの程度適しているかを表 2.1.1-4 にまとめた．断層の走向傾斜・ずれの

量等の情報を直接抽出する方法としては，岩石の物性境界の反射を利用するため反射法地震探

査と地中レーダー探査の適用性が高く，探査深度を考慮すると反射法地震探査が物理探査手法

の中心となる．また，断層調査に各物理探査手法を適用する際には，調査のどの段階で適用し

たら良いかの適性を考慮する必要がある．例えば，重力探査は，調査の初期段階で既存地質情
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報と合わせて断層の存在位置を推定するのに用いられるが，断層の正確な形状を求めるには適

さないなどである．なお，優先順位が高い手法であっても，現地の状況等で実施不可能な場合

は，他の手法の適用を検討する必要がある． 
 
 

表 2.1.1-4 地表からの調査段階における各種物理探査手法の適用性のまとめ 

 
 
 
 

調査
段階

手法 有効度 得られる情報
データ
属性

活用場面 コメント

電磁法探査 ○
地下の比抵抗
構造・状態

2D
（3D）

地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

ヘリコプターを用いた稠密
な空中電磁探査が実用化
されている

磁気探査
（磁力探査）

○
地下の磁性体
分布・構造

2D
（3D）

地下の磁性体分布
の境界による断層・
岩相境界の推定

ドローンを用いた稠密な磁
気探査が実用化されている

重力探査 ○
ブーゲー異常値
（勾配）の平面
分布

2D
（3D）

断層・岩相境界の
有無を推定するた
めの事前検討

ヘリコプターを用いた稠密
な空中重力偏差法探査が
実用化されている

反射法地震
探査（2D）

◎
弾性速度境界
（地層境界）の
構造

2D
探査測線上の断層
の存在の有無

陸上においてはP波および
S波地震探査の記録が良
好な方を選択

音波探査
（2D）

◎
弾性速度境界
（地層境界）の
構造

2D
探査測線上の断層
の存在の有無

海域におけるP波反射法地
震探査

三次元反射
法地震探査

◎
弾性速度境界
（地層境界）の
構造

3D
広域（面的）の断層
の存在の有無を調
べる概査

P波反射法のみ適用可

屈折法地震
探査

△
地下の弾性波
速度構造・分布

2D
弾性波速度の境界
による断層存在の
推定

探査深度の5～10倍の測線
長が必要

電気探査・
電磁法探査

△
地下の比抵抗
構造・状態

2D
地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

比抵抗構造と断層位置が
一致しない場合がある

精密重力探
査

○
ブーゲー異常値
（勾配）の面的・
線的分布

2D
1D

探査位置or探査測
線上の断層存在の
推定

重力値の異常から地下構
造を推定する

三次元反射
法地震探査

◎
弾性速度境界
（地層境界）の
構造

3D
断層の有無・連続
性を確認するため
の精査

・P波反射法のみ適用可
・海域においては超高分解
能3Dの手法あり

地中レー
ダー

○
表 層 付 近 の
レーダー波によ
る反射構造

2D
地下の断層が表層
まで達しているかど
うかの判断

表層付近の情報に限られ
る

三次元電気
探査

○
地下の比抵抗
構造・状態

3D
電磁気的特性の境
界による断層存在
の推定

比抵抗構造と断層位置が
一致しない場合がある

三次元電磁
法探査

○
地下の比抵抗
構造・状態

3D
地下の比抵抗構造
の境界による断層
の推定

ヘリコプターを用いた稠密
な空中電磁探査が実用化
されている

磁気探査
（磁力探査）

○
地下の磁性体
分布・構造

2D
（3D）

地下の磁性体分布
の境界による断層・
岩相境界の推定

ドローンを用いた稠密な磁
気探査が実用化されている

精密重力探
査

○
ブーゲー異常値
（勾配）の平面
分布

2D
平面

探査位置or探査測
線上の断層存在の
推定

・重力値の異常から地下構
造を推定する
・絶対重力計の使用を推奨

［注］　◎：重要な情報となる、　○：補完的な情報となる、　△＝間接的な情報となる

広域
空中
探査

広域
地表
調査

精密
地表
探査
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2.1.1.2 反射法地震探査の標準的な処理・解析技術と属性解析による断層の抽出 

反射法地震探査データの処理・解析技術については，近年さまざまな手法が開発されている．

国内外においても断層情報抽出に反射法地震探査は，数多く実施され，成果を挙げている．本

項では，最新のデータ処理・解析における高精度・高解像度化にかかわる技術要素の標準化の

ため，これまで国内外において断層調査で実施されてきたデータ処理フローの技術情報を集約

し，また断層抽出を目的とした属性解析（アトリビュート解析）に関しても技術動向を精査す

る． 

 

2.1.1.2.1 基本データ処理・解析フローに関する事例調査 

これまで国内外で行われている活断層調査における反射法地震探査の基本データ処理と解析

フローの事例を，主に公表資料を基に収集・検討する． 
物理探査学会(2016) 2)は，『物理探査ハンドブック 増補改訂版』に反射法地震探査の基本的

なデータ処理フローをまとめている（図 2.1.1-12）．現場記録からフォーマット変換や各種処

理・解析を経て，深度変換を行い，マイグレーション深度断面に至る全体フローである．今回

調査した活断層調査における処理・解析フローも，物理探査ハンドブック（2016）に掲載され

ているデータ処理・解析フローが概ね踏襲されていた． 

 
図 2.1.1-12 反射法地震探査における基本データ処理フロー（物理探査学会，20162)） 
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【活断層調査におけるデータ処理・解析フロー事例】 
主な活断層調査における，データ処理・解析フローを古いものから順に 7 事例示す． 

①平成 8 年度 大阪府 上町断層帯反射法地震探査(図 2.1.1-13) 
大阪府が，約 40km にも及ぶ上町断層系に対し，反射法地震探査を実施したもの．本調査結

果により，仏念寺山断層～上町断層～坂本断層までの総延長 40km と考えられていた上町断層

系が，坂本断層よりもその南部に延びる久米田池断層の方が変位量も大きく明瞭な断層と考え

られ，断層運動は久米田池断層へと続くことが予想され，断層系の長さが延長された(大阪

府,199617))． 
データ処理フローは，物理探査学会(2016) 2)の処理フローに沿ったものであるが，当時の計

算機能力上の制約のためか，マイグレーション処理は行われておらず，また深度変換も実施さ

れず，重合後時間断面で解釈・検討を行っている．また振幅補償には自動振幅補償(AAC)を適

用している． 

 
図 2.1.1-13 平成 8 年度 大阪府 上町断層帯反射法地震探査における基本データ処理フロー

（大阪府，199617)） 
 

②平成 11 年 埼玉県 関東平野北西縁断層帯（深谷断層）反射法地震探査(図 2.1.1-14) 
埼玉県による関東平野北西縁断層帯（深谷断層）に対して行ったS波反射法地震探査である．

本調査結果により深谷断層は，本庄市～熊谷市にかけての約 20km 区間で連続することが確実
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であり，群馬県側及び熊谷市域にさらに延長している可能性があるとされている (埼玉

県,199918))． 
S 波反射法地震探査ではあるが，データ処理フローは，物理探査学会(2016) 2)の P 波反射法

地震探査のデータ処理と同じフローに沿って実施されている．自動振幅補償処理(AAC)を行っ

ている点は①の上町断層調査と同様であるが，本調査ではマイグレーション処理と深度変換を

追加されており，解釈には深度断面図が用いられている． 

 
図 2.1.1-14 平成 11 年 埼玉県 関東平野北西縁断層帯（深谷断層）反射法地震探査における

基本データ処理フロー（埼玉県，199918)） 
 

③平成 16 年 長崎県 雲仙活断層群に関する反射法地震探査(図 2.1.1-15) 
長崎県により行われた雲仙普賢岳周辺の断層群に関して行ったP波及びS波反射法地震探査

である．本調査結果により，雲仙活断層群の方向・長さ等の断層情報が整理されるとともに，

未確認の伏在断層の存在も確認された(長崎県,200419))． 
データ処理フローは，物理探査学会(2016) 2)の処理フローに則っており，マイグレーション

処理と深度変換を行った深度断面図により解釈を行っている．特徴的な処理としては，信号強

調処理としてミキシングを用いている．一般的にミキシング処理は重合後に複数のトレースを

水平方向に足し合わせ，S/N 比を上げる手法であるが，断層面のように反射面の断裂を探索す

ることを目的とする調査の場合，断層検知精度を落とす可能性がある．本調査でもシグナル強
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調とトレードオフに水平分解能が犠牲になっていると思われるが，公表資料が不十分のため，

評価不能となっている． 

 
図 2.1.1-15 平成 16 年 長崎県 雲仙活断層群に関する反射法地震探査における 

基本データ処理フロー（長崎県，200419)） 
 

④平成 17 年 糸魚川－静岡構造線断層帯における重点的な調査観測として行われた反射法地

震探査 
平成 17 年に文部科学省により行われた糸魚川-静岡構造線断層帯における重点的な調査観測

の一環として行われた反射法地震探査である．本調査結果により糸魚川－静岡構造線断層帯は

基本的に西傾斜であることが明らかとなった(文部科学省ほか, 200620))． 
データ処理フローは，物理探査学会(2016) 2)の処理フローに則っており，かつ重合後断面，

マイグレーション処理後断面と深度変換後断面，屈折法速度構造が成果として得られ，それら

を総合的に解釈に用いている．逆断層の解釈に屈折法トモグラフィー速度構造を活用している

点が特徴的である． 
 

⑤平成 25 年 地域評価のための活断層調査（九州地域） 佐賀平野北縁断層帯における反射

法地震探査 
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産業技術総合研究所が地域評価のための活断層調査（九州地域）として佐賀平野北縁断層帯

反射法地震探査である．佐賀平野北縁断層帯は，地表では長さ 22km が認められ，重力異常か

らは 38km で正断層が指摘されていたが，地下構造が不明のままであった．本調査結果によっ

て，堆積層中の連続性のよい反射面を切断する明瞭な正断層帯が確認でき，本断層帯は 50-70
度程度の傾斜角をもつ正断層であることが認定された（産業技術総合研究所，201421)）． 

データ処理フローは，物理探査学会(2016) 2)に則っており，重合後時間断面，マイグレーシ

ョン後時間断面，深度変換断面を用いた検討が行われている． 
 

⑥平成 27 年 別府－万年山断層帯（大分平野－由布院断層帯東部）における重点的な調査観

測として行われた反射法地震探査（図 2.1.1-16） 
文部科学省・京都大学による別府－万年山断層帯(大分平野－由布院断層帯東部）における重

点的な調査観測の一環として行われた反射法地震探査である．本調査では，別府湾南岸におけ

る別府－万年山断層帯の断層分布及び深部形状を明らかとし，強振動予測に向けた三次元構造

モデル構築の基礎データとなった(文部科学省・京都大学, 201722))． 
データ処理には，物理探査学会(2016) 2)に記述されている通常の反射法データ処理フローに

よる重合時間断面，重合後マイグレーション時間断面・深度断面に加えて，MDRS 法*による

フローが追加実施されている．また，本調査でも，④糸魚川－静岡構造線の調査同様に，屈折

法トモグラフィーによる速度構造が利用されており，断層認定に役立てている． 
*MDRS(Multi-Dip Reflection Surface)法：CRS(Common Reflection Surface)法(Jager et al., 
200123); Mann et al., 200724); Schleicher et al., 199325))を複数傾斜に対応させた拡張版の

処理法である(Aoki et al., 201026))．MDRS 法は，近接する CMP のトレースを CMP 重合に

追加することで，従来の CMP 重合法と比べて飛躍的に高い重合数を得られ，S/N 比が劇

的に向上する．MDRS 重合後断面，MDRS 重合後マイグレーション断面，深度変換が成果

物として得られる． 

 
図 2.1.1-16 別府－万年山断層帯（大分平野－由布院断層帯東部）における重点的な調査観測

として行われた反射法地震探査における基本データ処理フロー（文部科学省・京都大学，201722)） 
 

⑦平成 28 年 東京電力ほかにより平成 24 年海陸統合探査および平成 28 年海陸連続探査とし

て実施された反射法地震探査(図 2.1.1-17) 
東京電力ほか(2016) 27)による東通原子力発電所敷地周辺の地質構造調査として行われた反
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射法地震探査である．本調査により，陸奥湾から下北半島を横断し，太平洋を横断する断面が

得られ，地下地質構造の精度を高めることができた(東京電力ほか,201627))． 
海域はエアガン震源とストリーマーケーブル受振器による観測データ．陸域は爆薬・バイブ

レーター・インパクター震源と P 波受振器による観測データと，震源・受振器等の観測系が複

数入り混じった観測仕様となっている．データ処理には，物理探査学会(2016) 2)に記述されて

いる通常の反射法データ処理フローに加え，データ編集にあたる前処理にて位相補償（相関・

プレフィルタ後波形の最小位相化）や振幅回復を行い，トレース間調整を行っているなどの異

種震源・受振器を使用するための処理を行っているのが特徴的である．また，⑥別府－万年山

断層調査の処理フローと同じく，MDRS 法と屈折波トモグラフィー法による速度構造が併用さ

れ，統合解釈されている．このほか，陸域データに対しては表面波除去，海域には多重反射除

去を行うなどターゲット指向型のノイズ抑制を行っている． 

 
図 2.1.1-17 東京電力ほかにより平成 24 年海陸統合探査および平成 28 年海陸連続探査として

実施された反射法地震探査における基本データ処理フロー（東京電力ほか，201627)） 
 
2.1.1.2.2 基本データ処理・解析フローに関する調査事例のまとめ 

2.1.1.2.1 項の国内の活断層調査における反射法地震探査の基本データ処理・解析フローにつ

いては，以下のようにまとめられる． 
・国内で実施されている活断層調査において，物理探査学会(2016) 2)にある反射法地震探査

処理の基本データフローを踏襲し，実施されており，事実上の標準フローとなっている． 
・断層の特性により，受発振間隔を密にするなどデータ取得面での仕様に特徴はあるが，デ

ータ処理上，断層種別で処理フローを変更した事例はなかった．処理技術の進展に応じて，

処理項目を付け加え高度化してきている． 
・反射法の重合速度や屈折波トモグラフィー法の速度構造の活用により地下の弾性波速度構

造を推定し，時間断面から深度断面への変換を行っている事例が近年見られる． 
・重合後マイグレーション処理が大勢を占めている．重合前時間マイグレーション処理

(PSTM)は行われていないが，今後導入された場合の影響を検討すべきと考えられる． 
・深度変換はマイグレーション後のストレッチ法による深度変換が主流である．重合前深度

マイグレーション(PSDM)は行われていない．反射法地震探査測線の近傍に坑井が存在し

ない場合は，高精度の弾性波速度構造の取得法の検討が課題となる． 
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・取得データの S/N 比向上を目指し，近年は MDRS 法を併用し，深度断面を作成している

調査がある． 
 
2.1.1.2.3 地震探査における時間（走時）と深度の対比 

地震探査では，地下地層境界で反射した弾性波群を，縦軸を往復走時（Two-Way Time）と

して断面図上に表示する．各反射面を深度と対比させるためには，その場所の往復走時と深度

の関係が必要となり，以下の 4 つの手法が用いられる． 
・反射法地震探査重合速度 
・屈折法トモグラフィー解析による弾性波速度 
・坑井速度測定 
・坑井音波検層の区間速度積算 

これらのうち，後者の 2 つの手法は地震探査測線の近傍に坑井がないと用いることはできず，

坑井のない地表からの探査段階では適用することができない． 
①反射法地震探査重合速度 

反射法地震探査の重合速度解析（図 2.1.1-18）から深度と走時の関係を得ることができる．

星ほか（2015）28)の鳥島東方での重合速度に基づく Time-Depth Curve の例を図 2.5.2 の破線

で示す．重合速度に基づく Time-Depth Curve は，実線で示した隣接する ODP ボーリング孔で

の音波検層の積算とほぼ一致する． 

 
図 2.1.1-18 ODP Leg126 Site782 & 793孔の音波検層の積算から求めたTime-Depth カーブと

小笠原トラフでの反射法地震探査重合速度に基づく Time-Depth カーブの対比（星ほか，

201528)） 
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②屈折法トモグラフィー解析による弾性波速度 

屈折法トモグラフィー解析では，地下の断面をセルに分割して，各セルの速度値を求めるこ

とができる．屈折法トモグラフィー解析については，2.1.1.1.3 項を参照のこと． 
③反射法地震探査重合速度と屈折法トモグラフィー解析による弾性波速度の併用 

反射法地震探査の測線長が十分に長い場合は，取得された反射法地震探査のデータに対して

屈折法トモグラフィー解析を行い，両者の解析結果を比較することができる．深度の確からし

さを検討する上では考慮すべきと考えられる． 
 
2.1.1.2.4 断層の抽出を目的とした属性解析手法 

反射法地震探査では様々な属性解析(アトリビュート解析)が行われており，その中には断層

の抽出に役立つものも含まれている．以下では属性解析の基本的な分類を示し，その中から断

層の抽出に役立つ属性解析の手法を抽出し，それらを用いた断層解析事例について検討する．

①アトリビュートの計算方法による分類 

現在のアトリビュート解析は，計算アルゴリズムの大小さまざまな相違から 100 を超えるア

トリビュートが存在するとされている．Brown(1996) 29)は，アトリビュートの計算対象となる

データの種別（震探トレース）から時間軸・振幅・周波数・振幅減衰の４種類に大別し，使用

する震探トレースが CMP 重合の前後により更に 2 分している（図 2.1.1-19）．また重合後トレ

ースには解釈ホライズンを用いて計算されるものと，細分化されたウィンドウ内での計算する

ものにさらに細分されている． 

 
図 2.1.1-19 計算方法と入力となるデータの種別（震探トレース）による 

属性解析（アトリビュート解析）の分類（Brown, 199629)） 
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②アトリビュートから得られる性質による分類 

Roden and Sacrey(2015) 30)はアトリビュート解析の目的あるいは解析結果から得られる性

質に着目し，アトリビュート解析を 6 種類に分類している（表 2.1.1-5）． 
第 1 分類：Instantaneous attributes(瞬間アトリビュート)は震探トレースから直接算出される

ものが区分され，Reflection Strength（反射強度）， Instantaneous Phase（瞬間位相），

Instantaneous Frequency（瞬間周波数）などが属する．岩石物性や層序関係，孔隙率，炭化水

素指標等の解析に用いられる． 
第 2 分類：Geometric Attributes(幾何アトリビュート)は重合後トレースの水平方向から算出

されるものが区分され，Semblance，Coherency，Similarrity などの近接トレースとの類似性，

近似性，断裂性を評価するアトリビュートや Curvature(曲率)などが属する．断層や破砕帯，褶

曲，異方性，広域応力場等の解析に用いられる． 
第 3 分類：Amplitude Accentuating Attributes(振幅強調アトリビュート)は振幅を強調させる

ことにより，情報を抽出するアトリビュートであり，RMS Amplitude(RMS 振幅)，Relative 
Acoustic Impedance(相対音響インピーダンス)，Sweetness(炭化水素を敗退する厚い砂岩を表

す )，Average Energy(平均エネルギー )などが属する．孔隙率や堆積層序，DHI(Direct 
Hydrocarbon Indicator)の解析に資するとされる． 

第 4 分類：AVO attributes には，重合前トレースを用いて Intercept(オフセットによる反射係

数変化の切片 ), Gradient(オフセットによる反射係数変化の勾配 ), Intercept/Gradient 
Derivatives(AVO 切片と勾配の派生物や，Intercept と Cradient のクロスプロットからなる Fluid 
Factor, AVO インバージョンから求める弾性係数と密度である Lambda-Mu-Rho，重合後トレー

スのアングルスタックを用いた Far-Near(高角と低角の差分)や(Far-Near)/Far(高角と低角の差

分を高角で割ったもの)などが属する．孔隙流体や岩層，DHI を評価するのに用いられる． 
 
表 2.1.1-5 解析結果から抽出される性質による属性解析（アトリビュート解析）の分類 

（Roden and Sacrey(2015) 30)） 
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第 5 分類：Seismic Inversion Attributes（震探逆解析アトリビュート）はより解析的なアトリ

ビュートであり，単純に位相を 90 度ずらしインピーダンスを求める Colored Inversion，イン

バージョン解析により求められる Prestack Simultaneous Inversion や Stochastic Inversion な

どの様々なインバージョン手法により求められるアトリビュートが属する．岩層や孔隙率，流

体置換の反応などの解析に用いられる． 
第 6 分類：Spectral Decompostion は，震探トレースに算術計算を施すのではなく，トレー

スに含有される周波数分析を行い，各帯域に RGB(Red, Green and Black)の各色を割り当て，

同時に表示させることで，全周波数を用いていたのでは分離不可能な堆積様式(チャネルなど)
や層厚変化などの地質情報を抽出させるアトリビュートである． 
 

③断層の抽出に資するアトリビュート 

上述したように様々なアトリビュート解析が存在しているが，断層の抽出に資するアトリビ

ュートは，主に Geometric Attributes に属するものと推定される．Geometric Attributes は震探

トレースで自動で計算させることができ，直接的に断層を抽出することができる．そのほかの

アトリビュートでも，ある部分を境にして岩石物性が異なるものが接しているため断層を推定

するといった使用法も想定される．例えば，Velocity を用いて速度構造にギャップがあるため

断層が示唆される例や，Average Amplitude で反射強度の異なる 2 領域が接していて孔隙率に

差があり時代ギャップが推定され断層を想定する例などがある．しかしこれらの断層抽出は補

助的かつ 2 次的な情報抽出であるため，併用するのは望ましいが，断層を抽出するための中心

となるアトリビュートとは考えにくい． 
Geometric Attributes に属するアトリビュートは 2 つに大別され，反射面の連続性を評価する

もの(Coherency や Similarity)と，反射面の傾斜を評価するもの(Curvature(曲率)や Dip(傾斜))
に分けられる．反射面の連続性を評価するアトリビュート解析例を，図 2.1.1-20 に示す．震探

断面の不連続構造が検出されていることが分かる． 

 
図 2.1.1-20 Geometric Attributes の解析例（Chopra and Marfurt, 200631)） 

左：震探トレース，中央：Gradient Structure Tensor Coherence，右：Dip Scan Coherence． 
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反射面の連続性を評価するものは，Coherency や Similarity, Continuity, Semblance, 
Covariance と呼ばれるアトリビュートである．主に隣接するトレース間で相関係数を計算し，

その類似性を連続的にマッピングしていく手法を用いる．複数の反射面の連続性を評価するア

トリビュートは，アルゴリズムが異なるのみであり，実際的な違いはない．Barnes(2006) 32)

は，Correlation と Semblance, Covariance, Weighted Correlation を比較したが，有意な差がな

いとしている．そのため断層抽出には，所有する解釈ソフトウェアが有する連続性を評価する

アトリビュート解析を行えば十分といえる． 
なお，連続性をマイナスにとれば，不連続性のアトリビュートにすることも可能であり

(Variance アトリビュートは，Semblance アトリビュートの 1 からのマイナスに近似される)，
より直接的に断層面を抽出するのに，Variance アトリビュートが用いられている．Hutchinson
（2016）33)は，同一探査領域の 2D 震探記録と 3D 震探記録を対象に Similarity アトリビュート

解析を行い，分解能に差は出るものの，ほぼ同様の断層情報が抽出できたとしている．このよ

うに 2D 震探記録しかない場合においても，連続性を評価するアトリビュート解析は有効であ

る． 
 

④断層調査におけるアトリビュート解析事例 

国内外での断層調査におけるアトリビュート解析は現時点では実績に乏しいが，今後解析例

が蓄積されていく可能性がある．確認された 3 事例を以下に示す． 
伊予灘セグメントの断層深部構造の推定：四国電力（2009）34)が平成 21 年に実施し，中央

構造線の一部である伊予灘セグメントの断層深部構造の推定にアトリビュート解析を用いてい

る．使用したアトリビュートは瞬間位相，エンベロープ，瞬間周波数の 3 種類である．四国電

力(2009) 34)は，瞬間位相(Instantaneous phase)は振幅情報を含まない位相であり振幅の小さい

反射面の連続性の追跡に有効とし，エンベロープ(Envelope)は位相情報を含まない振幅であり

反射強度の強い面が強調されるとし，瞬間周波数(Instantaneous frequency)は瞬間位相の一階

時間微分であり層変化・破砕帯等が周波数異常として現れる場合があるとして断層深部構造の

解釈に参考にしている． 
山川地熱発電所（鹿児島県）の地熱貯留層探査技術開発：JOGMEC 地熱貯留層探査技術開

発（弾性波探査）が平成 28 年度に実施した第 1 回実証試験の解析に Geometrical attributes が

用いられている(青木，201735))．3 次元反射法地震探査記録から Coherence アトリビュートを

抽出し，その解析結果に対して断層面解釈の自動化手法である Ant-Tracking を行い，不連続面

構造を摘出している．抽出された多数の不連続面の強度を加味して検討することで，当該地域

で支配的な断層の抽出を行っている． 
サンアンドレアス断層系 Hosgri 断層（アメリカ合衆国）：海域高分解能 3D 地震探査による

断層系の把握と流体噴出（チムニー）の検出のために Simirarity アトリビュートを利用してい

る (Kluesner and Brothers, 201636))．S/N 比の高い記録を用いると，アトリビュート解析によ

り得られる面構造がそのまま断層面を表すものとなるため，強力な断層抽出ツールとなる． 
 

⑤アトリビュート解析の最新動向：マルチアトリビュート解析 

近年，単独のアトリビュート解析結果の使用ではなく，複数のアトリビュート解析結果を一

つにまとめ，それに対して更なる追加解析を行うことで，より深い情報抽出を行おうとする試

みがいくつかなされている．それらはマルチアトリビュート解析と呼ばれている． 
マルチアトリビュート解析には，複数のアトリビュート解析結果を相互に比較し，自己相関

マップ(SOM)により分類する手法や，複数のアトリビュートから教師像などを用いて地質学的

情報を抜き出す地球統計学的アプローチが行われている(辻ほか, 200437); Roden et al, 201738); 
高橋ほか, 200639)など）． 

辻ほか(2004) 37)は，南海トラフに沈み込むフィリピン海プレートのデコルマ面上の反射面に

対してマルチアトリビュート解析を試み，エンベロープ・瞬間周波数・瞬間 Q 値・センブラン

スの 4 種を用いて SOM を作成することで，付加体下のデコルマ面と海洋地殻下のデコルマ面
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では，スラストを境に分類が異なるとしている． 
⑥断層の抽出に有効なアトリビュート解析のまとめ 

①～⑤までの検討結果を踏まえ，断層の抽出に有効なアトリビュート解析は，以下のように

まとめられる． 
・Coherency, similarity, continuity, semblance, covariance 
反射面の不連続構造を抽出できるため，断層抽出に直接的に有効なアトリビュートである．

なお，各アトリビュートの計算アルゴリズムは若干ことなるが，いずれも隣接トレースの

相関をとっているものであり，結果はきわめて類似しているため，どれか一つの解析を行

えば十分である． 
・Dip/Azimuth 
断層の両側で傾斜・走向が変化しているのを捉えられるため，断層を抽出することが可能

である．ただし，褶曲構造も抽出されるため両者の区別が必要である． 
・Velocity 
震探トレースの反射面から直接計算されるものと異なり，物理値である弾性波速度情報を

示すため参考にすべきアトリビュートである．断層を隔てた弾性波速度構造の差が示され

ている可能性がある．反射法探査重合速度や屈折法トモグラフィー解析による弾性波速度

の情報も同様に有効である． 
・マルチアトリビュート解析 
複数のアトリビュートを SOM 等で解析することにより，断層の抽出が可能な場合がある

（例えば，辻ほか，200437)）．ただし，標準的な解析手法が確立しておらず，作業量と不

確実性が高いため，有効性が確立している上述のアトリビュート解析を優先すべきである． 
 

⑦各種属性解析手法を適用する際のワークフロー 

アトリビュート解析は，基本的には震探解釈に用いているのと同じ震探ボリュームに対して

実施されているのが主流である．即ち，Final Stack(PSTM, PSDM 含む)に対して，アトリビュ

ート解析を実施するのが一般的である．これは震探解釈結果の相互比較と整合性を確保すると

いう観点からも合理的である． 
一方，Helal et al.(2015) 40)は，アトリビュート解析の前処理として追加ノイズ抑制・シグナ

ル強調を行うことを提案している．帯域通過周波数フィルターや Edge attribute などを組み合

わせると，開析結果が向上するとしている．ただし，これは，適切なノイズ抑制(線形・多重反

射等)を行う，ターゲット指向型にシグナル強調を行い，S/N 比を高めておくことが，アトリビ

ュート解析でも重要ということを示しており，通常のデータ処理にも共通の重視しなければな

らない内容である．従って，断層の抽出のために各アトリビュート解析実施時に注意すべき解

析パラメーター設定は特になく，残留ノイズが顕著の場合はノイズ除去等を目的とした再解析

は効果があるといえる．また，重合後のトレースミキシングのように，シグナル強調により，

水平方向の分解能低下の恐れがあるような処理は，断層の抽出のためのアトリビュート解析の

前処理としては避けることが望ましい． 
 
 
2.1.1.3 断断層の認定基準や断層長さに係る総合的な判断指標に関する検討と課題の抽出 

2.1.1.3.1 独立した単一断層の形態モデル 
単純理想化された独立断層の幾何学的形態モデルを図 2.1.1-21 に示す（Fossen, 201641)）． 

a) 地表露頭あるいは震探断面に現れる断層形状を示す．断層の端は Tip Point（端点）と

呼ばれる． 
b) Tip Point は断層変位量がゼロとなる線（Tip Line）上に並び，断層面の外縁をなす． 
c) 断層変位量は断層の中央に向かい大きくなる．断層変位量のコンターを示す． 
d) 断層変位量をベクトルで示す． 
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図 2.1.1-21 独立した正断層の幾何学的形態モデル（Fossen, 201641)） 

 
次に，理想化された独立断層の形状・変位量・長さの関係を図 2.1.1-22 に示す．断層変位量(D)
は断層中央部で最大(Dmax)となり，両端でゼロとなる．変位量がゼロとなる Tip point から Tip 
point までの距離が断層の長さ(L)となる．図 2.1.1-22 (b)の断層変位量コンターにて，Footwall 
cutoff line の位置は一点破線で，Hinging-wall cutoff line の位置は破線で示され，両線の距離が

ホライズンの構造図に表現される変位量（Dip Separation）となる． 

 
図 2.1.1-22 独立した正断層の形状・変位量・長さの関係（Fossen, 2016） 

 
2.1.1.3.2 断層変位の蓄積による断層成長モデル 

一般に長い断層ほど変位量が大きく，短い断層は変位量が少ないと考えられる．1 本の正断

層が一定規模の地震を繰返し起こし成長した場合の，断層の長さ(L)と変位量(D)の変遷を示す

モデルを図 2.1.1-23 に示す（Fossen, 201641)）．異なる着色で示される地震毎の断層変位との

積算が黒破線で縁取られる断層変位量となる．このモデルでは地震毎の断層変位量は一定だが，

滑る位置がシフトすることで断層が長くなるとし，断層長さ(L)と変位量(D)はべき乗則に従い
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両対数グラフで線形になるとする． 

図 2.1.1-23 一定規模の断層が位置を変えながら繰り返し活動した場合の 
断層の長さと変位量の関係（Fossen, 201641)） 

 
同一応力場で成長する 2 本の断層が連結合体する際の断層の長さ(L)と変位量(D)の関係を，

成長初期の t1から成長終期の t4までの各ステージ毎に示すモデルを図 2.1.1-24に示す（Fossen, 
201641)）．t2 ステージでは 2 つの断層の間にリレーランプが生じる．t3 ステージでは 2 本の断

層を連結する断層が生じ，t4 ステージでは 1 本の断層となる． 

 
 

図 2.1.1-24 断層の成長と連結による断層の長さと変位量の関係の模式図（Fossen, 201641)） 
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2.1.1.3.3 断層の長さと変位量の関係 
実際に観察された断層の長さ (L)と断層の最大変位量 (Dmax)の関係の例を図 2.1.1-25

（Morleym, 199942)），図 2.1.1-26（Kim and Sanderson, 200543)），図 2.1.1-27（Kolyukhin and 
Torabi, 201244)）に示す．断層には長さ 1m 未満，落差 1cm 以下のフラクチャーも含む．図

2.1.1-24 と 2.1.1-25 は正断層のほかに逆断層や横ずれ断層の例も示されている． 
 

 
図 2.1.1-25 実在断層の長さと変位量の関係（Morleym, 199942)） 

 

 
図 2.1.1-26 a) 正断層の長さと最大変位量の関係（Kim and Sanderson, 200543)） 
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図 2.1.1-26 b) 逆断層の長さと最大変位量の関係（Kim and Sanderson, 200543)） 

 
図 2.1.1-26 b) 逆断層の長さと最大変位量の関係（Kim and Sanderson, 200543)） 
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図 2.1.1-27 実在断層の変位量と長さの関係（Kolyukhin and Torabi, 201244)） 

 
これらの例では断層の変位量(Dmax)は断層の長さ(L)の約 1/100 の事例が卓越し，統計的に

は長さ 1km の断層は落差約 10m，10km の断層は落差約 100m の例が多いといえるが，統計的

な揺らぎを考慮すると断層の変位量(Dmax)は断層の長さ(L)の間の関係は以下のように考えら

れる． 
D≒L×1/10～L×1/1000 

三次元地震探査や地表露頭のデータが充分にあって，当該地域の断層の長さ(L)と変位量

(Dmax)の関係が得られている場合には，変位量は既知だが長さがわからない断層に対して，こ

の関係を用いて断層長さを推定する手法が提唱されている(Pickering et al., 199745)など)． 
 
2.1.1.3.4 地震探査の空間分解能と断層の認識可能性 

地震探査や地質調査・ボーリング調査で認識あるいは検知される断層の変位量とその頻度の

一例を図 2.1.1-28 に示す（Oppermann, 201646)）．変位量の小さい断層ほど数が多く，断層の

変位量と頻度の間にべき乗則が成り立つことを示している． 
通常の地震探査の垂直解像度は約 15m であり，変位量が約 20m から 1000m のスケールの断

層が地震探査で認定され，垂直変位量がこれ以下の断層は認定できない．稠密な三次元地震探

査を行えば垂直解像度は数 m 程度まで上げることが可能であるとされるが，変位量が数 m～

20m 程度までの領域のデータは，主に資源探査分野での坑道調査によるものである．一方，ボ

ーリングコアでは変位量約 1mm のフラクチャーまで識別できるが，コア径の制約により通常

最大で 10cm までの断層変位しか識別できない．地震探査とボーリングコアの狭間となる垂直

変位量が 10cm～20m 程度の断層・フラクチャーの認識には，scale-gap が認められる． 
地震探査の解像度未満の断層分布の例として，英国炭田の断層マップを図 2.1.1-29 に示す

（Shepherd, 200947)）．図 2.1.1-29 の上図は落差 20ｍ以上の断層を，下図は坑道調査で認定さ

れた落差 10cm から 180m までの全ての断層を示す．落差の小さい短い断層が数多いことがわ

かる． 
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図 2.1.1-28 地震探査とボーリング調査で検知される断層変位量とその頻度の関係 

（Opperrmann, 201646)） 

 
図 2.1.1-29 イギリスの炭田において地震探査で検知された断層(a)と坑道調査で検知された

断層(b)の分布．上：落差 20m 以上の断層，下：落差 10cm～180m の断層（Shepherd, 200947)） 
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チモール海の Sunrise-Troubadour ガス田海域において二次元地震探査から認定された断層

の垂直変位の累積頻度分布を図 2.1.1-30 に示す（Seggie et al., 200348)）．変位量の小さい断層

ほど頻度が高く，べき乗則が赤線部では成り立っているが，垂直変位が 25ｍ以下の断層は稀と

なる．これは地震探査解像度以下の断層の検出が困難なことに起因すると考えられる． 

 
図 2.1.1-30 オーストラリア・チモール海のサンライズガス田の 2D 地震探査により 

検知された断層の垂直変位量と累積頻度（Seggie et al., 200348)） 
 
オランダ領北海の三次元地震探査から認定された断層の長さと頻度の例を図 2.1.1-31に示す

（González, 201849)）．断層の長さは 50m から 1000m におよび，断層が短いほど数が増える傾

向があるが，長さ 100m 未満の断層は数が減る．これは短い断層は落差も小さく検出が難しい

からと考えられる． 

 
図 2.1.1-31 オランダ領北海の 3D 地震探査により検知された断層の長さと頻度の分布

（González, 201849)） 
 
2.1.1.4 物理探査等を用いた断層の長さの判定に関する技術的検討 
2.1.1.4.1 はじめに 

前項までに各種物理探査手法を断層の長さの判定に適用した際の有効性，断層の長さの判定

に最も有効と考えられる反射法地震探査における標準的な処理・解析技術と属性解析を用いた
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断層の抽出技術，反射法地震探査による断層の抽出に係る空間分解能等について，調査技術の

現状と最新動向を調査事例とともに集約し，物理探査等を用いた断層の長さに関する情報を整

理してきた．本項では，坑井が存在しない地表からの調査段階で，リモートセンシング・地表

地質調査・物理探査等により発見されている断層がどの程度の長さを有するのかを，物理探査

等の手法を用いて断層の長さを認定するワークフローについて整理する． 
 
2.1.1.4.2 既存の断層の長さを認定するワークフロー（図 2.1.1-32） 

既存断層の情報，断層の走向・傾斜，断層種別(正断層・逆断層・横ずれ断層)，断層条線の

方向，断層面を境とした地層の繰り返しの有無，断層面の上下の地層における走向傾斜の変化

などの既存断層に関する地形・地質学的情報を可能な限り抽出・集約し，既存断層が確認され

た地点から外に断層がどのように延伸するかを推定する． 
次に，地表付近にまで伸びる断層を詳しく調査するにはトレンチ調査が有効であるため，既

存断層のトレンチ調査を実施するかどうか検討する．トレンチによる断層調査で得られる情報

が，既存断層の断層情報を検討する上で有効かどうかを事前検討した上で，実施するのが望ま

しい．トレンチ調査では，断層情報が，より明確に精度高く得られ，敷地外に断層がどの程度

延伸するのかを推定するのに，重要な情報を与えてくれる． 
既存断層が物理探査で識別可能かを検討する最初の step は，既存断層の分布の疎密に応じた

物理探査方針の決定である．ここでは松田（1990）50)の起震断層の設定基準を援用して，既存

断層の離隔距離が 5km 以内である場合を密，5km 以上である場合を疎と判断することとする．

既存断層の分布が密である場合は，周辺の既存断層群をもほ網羅する範囲内の広域 P 波 3D 反

射法地震探査を実施し，既存断層の全体像と各断層の間の関係性を把握する．既存断層の分布

が疎である場合は，既存断層が点的に確認された場合は確認された地点の近傍の地点で，既存

断層が線的に確認された場合は確認された線の中心近くを含めた数地点において，S 波浅層反

射法探査もしくは高密度 P 波浅層三次元反射法探査を実施し，断層の形状等に関する断層情報

の抽出を試みる．探査結果に対し，2.1.1.2.4 項で述べたアトリビュート解析（マルチアトリビ

ュート解析を除く）を行い識別可能な断層であるかどうかを判断する．また，2.1.1.1.7 項でま

とめた岩石物性を検出するための物理探査等が行われている場合は，それらを援用して物理探

査等で識別可能な断層であるかどうかを判断する．これらの手法を用いても識別不能な断層で

ある場合，物理探査で識別不能な断層と判断する． 
物理探査で識別可能な断層であると判断された場合，走向と垂直に一定間隔で高密度浅層 P

波もしくは S 波反射法探査を複数測線実施（その他の物理探査手法を併用してよい）し，断層

変位が確認できなくなる測線位置を特定することで，浅層における断層の長さを認定する． 
浅層における断層の終端と認定された地点の近傍に異なる断層の存在が存在する場合は，両

断層の独立・連結の可能性を検討する．まずは断層が確認された地点での断層の諸情報と反射

法地震探査での解釈等から，両断層が独立しているのかの事前検討を行う．断層の諸情報から

両断層が連結する可能性を否定できない場合が，両断層の接続域を網羅するように高密度 P 波

三次元反射法探査を実施する．必要に応じてその他の物理探査手法を接続域に実施することも

も有効な場合がある．高密度 P 波三次元反射法探査からは，両断層の形状等の諸情報以外に速

度情報等の震探アトリビュート情報が取得可能であり，両断層の接続域で直接的に両断層が連

結するデータや岩石の破砕による弾性波速度の低下を示唆するデータ等の接続関係に関する情

報を得られることが期待される．これらの情報から両断層が連結しているか否かを判断し，最

終的に断層の長さを認定することができる． 
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図 2.1.1-32 反射法地震探査による断層の長さの認定フロー 

 
2.1.1.4.3 断層の連結性を確認するための地質構造図の作成 

3D 精密地震探査で抽出された断層を除けば，一般的な反射法地震探査で抽出される断層は

受発振測線沿いに離散的に認識され，それらの離散的に認識される断層を別の受発振測線沿い

で認識されている断層につなげるのか，またその合理性は担保されているかは，断層の長さを

判定する上で重要な確認事項になる． 
①地質構造図の有用性 

地震探査等の物理探査で認識される離散的な断層の連続性を認定するためは，鍵となる層準

における断層面の構造を合わせ示す地質構造図による判読が有用である．地表地質調査や地震

探査などで複数の断層が離散的に認定された場合，どの断層とどの断層が連続するか，あるい

は連続しないかの解釈が必要となる．図 2.1.1-33（Freeman et al., 1990）51)に例を示す．上右

図は断面図 1 から 4 で認定された断層と地層境界を，上左図は各断層の地図上での位置を示す．

この観測データから地質構造図を作成するにあたって，断層の対比・つなぎ方については，下

図で示す a, b, c など種々の解釈がありうる．また，データを補間するために作業用の地質断面

を数多く作成する，地震探査測線を増やす，地形や重力・磁力などのデータを参照する，など

の地質解釈作業が有用である． 
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図 2.1.1-33 2D 震探断面で検知された断層の連続性の認定（Freeman et al., 199051)） 

 
②地質構造図作成支援ソフト 

地質構造図の作成を支援する地質・震探解釈ソフトウェアが，石油開発業界では使われてい

る．例えば，IHS社のKingdom，Schlumberger社のPetrel，dGB Earth Sciences社のOpendTect，
DUG 社の DUG Insight，Landmark 社の DecisionSpace などである．これらのソフトウェアを

用いると，地震探査時間断面上に鍵層（地層境界）が表示され，断層と地層境界ホライズンを

解釈が行われ，断面図上で解釈した断層の位置は平面図上に示されるとともに，各震探断面で

の断層解釈に基づき断層の構造図が自動的に作成される．断層解釈とホライズン解釈を 3D 表

示して解釈の整合性，妥当性をチェックすることも可能であるが，詳細は割愛する． 
 
③地質構造図を用いた断層の長さと変位量の解析 

①に示した図 2.1.1-33 のような離散的な断層の分布を基に「どの断層がつながるか？」を，

断層の変位量分布に注目して解決する Fault Separation Diagram という手法が提案されている．

Fault Separation Diagram では，2D 震探測線上で認識された断層を近隣の測線上で認識された

断層とつなぎ，繋がれた断層面における断層変位量分布の形状や滑らかさを判断基準として，

つなぎ方を試行錯誤する手法である．繋がれた断層面における断層変位量分布の形状が，図

2.1.1-22 や図 2.1.1-23 のような形状に近く，また滑らかであるようほよりよいと判断される．

近年では震探・地質解釈支援ソフトを用いることにより，種々の解釈についての，断層の変位

量や長さの検討がより容易となっている．図 2.1.1-34（Boult and Freeman, 200752)）は豪州

Otway basin での二次元地震探査を用いた断層解釈の例である．右側に新旧の断層解釈と地質

構造図を，左側に複数断層の Fault Separation diagram を鳥瞰図で示す．着色は断層変位量を

示し，赤は大きく(200m)，紺は少なく（0-30m），紫はマイナスで逆断層を示す．元の解釈（a）
で連続するとした断層の変位量は，位置によるばらつきが大きく，A 地点など同心円が二つ重
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なり不自然である．断層のつなぎ方を改めた断層解釈(b)では断層変位量が整合的になり，また

マイナーな断層が走向別によく整理されている．この解釈に基づき地質構造図も更新され，よ

り現場での油ガス分布に整合するものとなっている． 
 

 
図 2.1.1-34 地質解釈支援ソフトによる Fault Displacement Map を用いた断層解釈 

（オーストラリア Otway Basin；Boult and Freeman, 200752)） 
 
図 2.1.1-35（Boult et al., 201653)）に地質解析支援ソフトで作成された断層解析用の図表の例

を示す． 
A：断層最大落差(Dmax)と累積頻度を各ホライズン毎に示す図で，落差が小さい断層ほど

数が多いという，べき乗則が成り立つか否かを判断する際に用いる． 
B：断層群中の各断層セグメントの長さと落差，落差量の合算を計算する． 
C：解釈された断層の長さ(L)と最大落差（変位量, Dmax）のプロットで，薄灰色で示され

た類似断層データベースの傾向と合うか否かを判断する． 
D&E：ホライズンごとの断層走向の分布を見る． 

以上のように震探・地質解釈支援ソフトを用いることにより，断層と鍵層とするホライズン

を三次元的に解析することが可能となる．これによって作成されたより正確な地質構造図が，

断層の形状と長さの認定に役立つ．また，断層群中の各断層セグメントの長さと落差の分布は

断層セグメントが合理的に認定にされているかの判定に役立つ． 
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図 2.1.1-33 地質解釈支援ソフトで作成された断層解析用の図表の例（Boult et al., 201653)） 

 
2.1.1.4.4 各物理探査手法を陸域断層調査へ用いる場合の探査仕様 

本項では反射法地震探査手法を沿岸陸域の断層調査へ適用する場合の標準的な仕様について

記述する．調査対象は新第三系堆積軟岩とし，調査対象深度は新第三系基盤上面までを想定す

る．調査対象深度については，場所により数百メートルから 1000 メートル以深の場合までを

想定する． 
 
【P 波反射法地震探査】 

＜対象深度 1000m 程度の場合＞ 
震源：大型バイブロサイス 1 台 
スイープ周波数：8～60 Hz 程度 
発震点間隔： 20m 
受振点間隔： 20m 
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サンプル間隔： 2msec (4msec でも可) 
記録長：3 sec 以上 
 

＜対象深度 500m 程度の場合＞ 
震源：中型バイブロサイス 1 台※ 

スイープ周波数：10～100 Hz 程度 
発震点間隔： 10m 
受振点間隔： 10m 
サンプル間隔： 2msec 
記録長：2 sec 以上 

 
【S 波反射法地震探査】 

＜対象深度 500m 程度の場合＞ 
震源：S 波バイブロサイス 1 台※ 

スイープ周波数：6～50 Hz 程度 
発震点間隔： 10m 
受振点間隔： 10m 
サンプル間隔： 4msec 
記録長：5 sec 以上 
※さらに探査深度が浅い場合は，電磁式バイブレーターの仕様も可能 

 
【三次元反射法地震探査（P 波）】 

＜概査：対象深度 1000m 程度＞ 
震源：大型バイブロサイス 1 台 
スイープ周波数：10～100 Hz 程度 
発震点間隔： 20m 
発震測線間隔： 100m 
受振点間隔： 20m 
受振測線間隔： 100m 
サンプル間隔： 2msec (4msec でも可) 
記録長：3 sec 以上 
調査範囲： 最大 4km×2km 程度 
 

＜精査：対象深度 500m 程度の場合＞ 
震源：中型バイブロサイス 1 台 
スイープ周波数：10～100 Hz 程度 
発震点間隔： 10m 
発震測線間隔： 40m 
受振点間隔： 10m 
受振測線間隔： 40m 
サンプル間隔： 2msec 
記録長：2 sec 以上 
調査範囲： 最大 1km×1km 程度 

 
【二次元反射法音波探査（海域）】 



第２章 断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 

 2-41 

＜対象深度 1000m 程度の場合＞ 
震源： GI ガン  210 cu.in. 
発震点間隔： 10m 
受振点間隔： 10m 
チャンネル数： 24 
サンプル間隔： 2msec (4msec でも可) 
記録長：3 sec 以上 

＜対象深度 100m 程度の場合＞ 
震源： ブーマー 
発震点間隔：  5m 
受振点間隔：  5m* 
チャンネル数： 16 
サンプル間隔： 2msec 
記録長：2 sec 以上 

※水深が浅い部分については，OBC 等の着底ケーブルをストリーマーの代わりに使用

する． 
 
【三次元反射法音波探査（海域）】 
＜対象深度 1000m 程度の場合＞ 

震源： GI ガン  210 cu.in. 
発震点間隔： 10m 
受振点間隔： 10m 
チャンネル数/ストリーマー： 24 
ストリーマー間隔： 10～15m 
同時曳航ストリーマー本数： 4～6 本 
サンプル間隔： 2msec (4msec でも可) 
記録長：3 sec 以上 

＜対象深度 100m 程度の場合＞ 
震源： ブーマー 
発震点間隔：  5m 
受振点間隔：  5m* 
チャンネル数/ストリーマー： 16 
ストリーマー間隔： 10m 
同時曳航ストリーマー本数： 4～6 本 
サンプル間隔： 2msec 
記録長：2 sec 以上 

※水深が浅い部分については，OBC 等の着底ケーブルをストリーマーの代わりに使用

する． 
 
2.1.1.5 断層の認定基準や断層長さに係る総合的な判断指標に関する検討と課題の抽出 
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ボーリング調査を含む地質調査と物理探査を用いた断層調査では，取り扱う断層の空間スケ

ールが異なる．堆積軟岩を対象に中深度処分想定深度までの調査が可能な物理探査手法の内，

最も高空間分解能な断層調査手法は反射法地震探査である．反射法地震探査と地質調査等で検

知可能な断層変位量とその頻度の関係については図 2.1.1.-28 に整理されている． 
・地震探査： 101m～103m オーダー 

*通常の地震探査の垂直解像度は約 15m であるが，精密な 3 次元探査を行えば中深度

処分相当深度であれば数 m 程度の鉛直解像度は可能． 
・地質調査： 10-1m～101m オーダー 

*野外露頭調査と坑道調査でスケールが異なる． 
・ボーリング調査： 10-3m～100m オーダー 

*薄片観察からボーリングコアで直接観察可能な範囲まで 
2.1.1.3.3 項で整理した断層の長さ（L）と変位量（D）の関係に基づけば， 

D≒L×1/10～L×1/1000 
である．中深度処分における廃棄物埋設地の位置に係る審査ガイドの骨子案では，長さ約 5km
以上の断層が対象になるため，その変位量は D＝5～500m となる．D>15m であれば通常の反

射法地震探査で十分に検出可能であるが，D=5～15m の断層をもれなく検出するためには

2.1.1.1.1 で既述した稠密な三次元反射法地震探査（図 2.1.1-4）を行わなければ検出すること

は難しいと考えられる．また，変位量 D 自体は（累積）最大変位量であるので，断層の端部で

は変位量が減少するため，検出が難しくなるという問題がある．さらに，既存構造物の存在や

土地所有者や土地管理者の許諾が得られない等の理由で受発振点の設置が制限される可能性が

ある地域においては，精密な三次元反射法地震探査を実施することが困難な場合がある． 
地質調査及び物理探査等を用いて断層の長さを判断する指標を作成するための知見について

は，以下のように整理された． 
1) 地表地質調査は，離散的な露頭における断層の有無の確認であるため，断層の長さを判断

するためには，物理探査による断層の連続性の確認が必要となる． 
2) 各種物理探査手法の内，反射法地震探査が断層や地下構造の評価に最も有効度が高く，反

射法地震探査を主とした物理探査の実施が必要である．廃棄物埋設候補地周辺に断層が存

在する場合に，地表からの調査段階でそれらの断層の長さを認定するための一般的な反射

法地震探査の探査フローについては，今年度の報告書で取りまとめているので，参照され

たい． 
3) 反射法地震探査の受振点に関しては，無線式やGPS同期型の受振システムの開発により，

地形的な要因による受振点の設置上の制限はほぼ存在しない．また，発震点についても，

小型震源の開発や含水爆薬の使用などにより，急崖などを除き地形的な要因による設置上

の制限はほぼ存在しない．従って，受発振点の設置について地形的な要因は大きな問題に

はならず，既存構造物の存在や，陸域においては土地保有者や土地管理者による許諾，海

域においては漁業権者による許諾などが，受発振点の設置を制限することとなる． 
4) 反射法地震探査のデータ処理については，物理探査学会（2016）2)の基本データ処理フロ

ーが事実上の標準になっている．また，計算機の能力向上に伴って，複雑な地形を考慮し

た解析が可能になっており，地形をことさらに単純化する必要性はない．このほか，反射

法地震探査データのS/N比を向上させるMDRS法（Aoki et al., 201025)）の処理が適用され

ていること，Geometric Attributes等の属性解析手法を用いて断層の抽出処理が行われてい

ることが望ましい． 
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5) 実在する断層の長さを確定させるためには断層の端点を決める必要があるが，断層の端点

において変位量は0となるため探査により端点を確認することは原理的にできない．反射

法地震探査によって確認できる範囲を断層の長さとする場合，反射法地震探査の分解能に

よって断層の端点を決めることになる．この場合，単純に反射法地震探査によって断層が

確認できなくなった地点を断層の端点とする方法と，断層沿いの断層変位量の分布パター

ンから断層の端点を決める方法の2通りの方法が考えられ，いずれの方法により断層の端

点を決めるかを決定する必要がある． 
6) 反射法地震探査の分解能は探査仕様に依存性があり，かつ現地状況により必ずしも最も高

い分解能の探査が可能であるとは限らないことに留意する必要がある．陸域・海域のいず

れであれ，最も高分解能の探査は稠密な三次元反射法地震探査であるが，既存構造物の存

在や，探査対象地域の土地保有者や土地管理者の許諾状況によっては二次元反射法地震探

査しか実施できない状況も考えられうる．一般に探査測線の設定と探査仕様の決定には極

めて高度な専門的知識を要し，非専門家による是非の判断は極めて困難であり，断層の想

定深度と変位量を考慮した場合の探査測線と探査仕様の妥当性について判断指標という形

で整理することは困難と考えられる． 
7) 断層の長さを判断するための反射法探査の探査測線・探査仕様の妥当性については，有識

者や専門家による検討等を含めた評価のあり方の検討が必要であろう．  
また，廃棄物埋設候補地の地質構造を把握し断層の存否を認定するための高分解能三次元反

射法地震探査については，中深度処分深度（＋α）に適用可能な最も高分解能な物理探査手法

であり，設計等の基礎資料としても重要な役割を果たすことが期待できるため実施することが

望ましいが，敷地外で実施することは上記したように既存構造物の存在や探査対象地域の土地

保有者や土地管理者の許諾状況に依存するため，受発震点の展開が難しく実施が困難である可

能性があると考えられる．なお，敷地内で高分解能三次元地震探査を行う際は，絶対重力計を

用いた精密重力調査，ドローンを用いた稠密な空中磁気探査，ヘリコプターを用いた稠密なや

空中電磁探査等を敷地周辺部を含めて実施し，同時に伏在する地層・岩体等が露出する地域で

現地調査を行い岩石物性等のデータを取得することが望しい． 
反射法地震探査の今後の課題を 2 点あげる．一つは，高分解能三次元反射法地震探査を実際

に適用した際の分解能のシミュレーションである．対象岩盤の物性をパラメータとして，想定

深度までのデータを取得するために必要な震源の仕様（パワー，周波数など）や必要な探査時

間などを予め把握しておくことが望ましい．第二は，過去に取得された反射法地震探査データ

を用いた属性解析（Geometric Attributes）による断層抽出可能性の検証である．現時点では適

用事例は少ないが，恣意性のない自動抽出（もしくは半自動抽出）で断層を抽出できれば，そ

のような処理を規制側から要求することは妥当と考えられる． 
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2.1.2 断層の連結性に係る知見の整理と評価手法の構築に向けた課題の抽出 
【実施内容】 
 本項の実施内容は，原子力規制庁との協議の結果，平成 30 年度途中から一部変更されてお

り，第２回検討委員会において変更内容が報告され，了承されている．変更前後の実施内容を

以下に示す． 
（変更前）平成 30 年度は将来的に断層長さが変化する可能性を評価するため，断層の特徴と

空間スケール及び時間スケールを考慮した断層の連結・伸長に係る既存知見を整理し，断層変

位の累積性と応力場の関係や断層内部構造を基にした断層の成熟性等の観点から検討を行い，

断層活動性と断層の連結・伸長等との関係性について知見を整理する．これらの知見を基に，

断層の連結性評価手法の構築に向けた課題の抽出を行う． 
（変更後）平成 30 年度は地下における断層の連結性を評価するため，断層の特徴と空間スケ

ール及び時間スケールを考慮した断層の連結に係る既存知見を整理し，地表面における断層末

端部周辺の性状，地下における断層の形状や断層間に存在する地層・岩体等の弾性波速度構造

等の観点から検討を行い，断層の連結に係る知見を整理する．これらの知見を基に，断層の連

結性評価手法の構築に向けた課題の抽出を行う． 
 
【成果】 
2.1.2.1 断層の連結性に関する空間スケールおよび時間スケールについての既存研究のレビ

ューに基づく知見の整理 
2.1.2.1.1 断層の連結部に関する用語 
 まず最初に，本項で使用している用語について定義する．図 2.1.2-1 に表層における断層の

分布形状の概念図を示す（Biasi et al., 20161)）．隣接する活断層の不連続を Step 部，隣接する

活断層が一直線上にあって隔離している形態を Gap 部と呼称する（図 2.1.2-1）．この Step 部，

Gap 部は表層における断層の形状を表す用語であり，地下深部の断層の形状を表すものではな

いことに留意すべきである．Gap 部のように隣接する断層が一直線上にある場合，非常に小さ

な剪断応力でも断層が連結することが可能である（例えば，Soliva et al., 20062)）．そのため，

本項では複数の要因によって連結に至る Step 部の断層の連結性に関しての知見を整理する． 
 

 
図 2.1.2-1 断層の形状（Biasi et al., 20161)）． 

 
2.1.2.1.2 断層の連結性及び連結過程をレビューする上での重要項目 
 ノルウェーのベルゲン大学の Fossen 教授は，構造地質学を専門としており（例えば，Fossen, 
20103)），断層の連結性及び連結過程の研究の専門家である．Fossen 教授の website
（https://folk.uib.no/nglhe/FaultInteraction.html4)）には，断層の連結性を検討する上で有益な，

複数の論点が提示されている．それらの論点から，断層の連結性を理解するため必要な，1）
断層の幾何学的性質（個々の断層の規模，走向・傾斜，地下深部への延長や断層群における断
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層間の空間配置），2）断層の存在する岩体の物質的特性，3）断層周辺におけるひずみの集中

の大きさ，4）断層間の距離（＝応力摂動の大きさ），5）断層の連結タイプ，6）断層周辺の

震源分布および発震機構解に基づく断層タイプ，またこれらの情報を組み合わせた，7）断層

端の相互作用のステージ等に関する論点を抽出し，その概要について以下に取りまとめた． 
 
2.1.2.1.3 断層の幾何学的性質 
 断層の連結性を考える上で，個々の断層の分布や 3 次元構造，また断層群における断層間の

空間配置を理解することが重要である．大規模な断層の成長モデルとして，1）断層セグメン

トにおいて完全に独立した小規模な断層が偶然相互作用を起こして成長（連結）する（図

2.1.2-2a; Isolated Fault Model），もしくは，2）断層セグメントにおいて個々の断層が断層アレ

イの構成要素に関連して幾何学的に誕生し，成長（連結）することによって生じる（図 2.1.2-2c, 
d; Coherent Fault Model）という 2 つのエンドメンバーモデルが考えられている（例えば，

Trudgill and Cartwright, 19945); Walsh et al., 20036)）． 
 Isolated fault model では断層群がランダムに分布しているため，個々の断層が活動するのに

十分なひずみを必要とする．Coherent fault model では，個々の断層は不均質，もしくは規則

的に分布しているが，どちらの場合も深部に存在する断層から分岐している（地下で

hard-linked している）．そのため，下部の断層が動くことにより，下から上，また横方向へ動

きが伝搬し相互作用を示すことがある．ただし，Coherent fault model の中には一見，Isolated 
fault model のように断層群がランダムに分布している断層群も含まれる（図 2.1.2-2d; 以下，

3-D segmentation と呼称する）．この 3-D segmentation は断層面では連結していないが，断層

間の岩体中に存在する延性ひずみにより soft-linked している（Walsh et al., 20036)）． 
 Isolated fault model と Coherent fault model では，断層の連結過程に大きな違いがあるため，

断層の連結性及び連結過程を評価する際には，両モデルを区別する必要がある．両モデルを区

別する方法として，変位の分布（図 2.1.2-2b, e）を用いるが，その際に断層間の延性ひずみ，

褶曲や回転も考慮する必要がある． 
 Walsh et al.（2003）6)は，断層の形状や幾何学的運動を調べた結果，ほとんどの断層セグメ

ントが Coherent fault model で説明できると示唆した．また，Fossen and Rotevatn（2016）7)

は，Coherent fault model の中でも特に規則的に分布しているものが連結しやすく，大規模な

断層に成長する可能性が高いことを指摘している．一方，中華人民共和国の北東部に位置する

Chezhen 盆地では，独立した断層の連結が起こっているため，Isolated fault model でも十分な

ひずみがあれば連結すると考えられる（Su et al., 20118)）． 
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図 2.1.2-2 セグメント化された断層アレイの形成に関する 2 つのエンドメンバーモデルの概

念図（Walsh et al., 20036)）． 
図 a, c, d はそれぞれ，セグメント化した断層アレイの 3 つの成長段階を示す．図 b, e は Isolated fault model

と Coherent fault model の 3 つの成長段階に対応した変位と距離のプロットを表す． 
 
2.1.2.1.4 断層が存在する岩体の物質的特性 
 地震（断層運動）はある領域に集中的に分布していることが多い．その要因として，地震が

発生する領域の物質的特性が考えられる．そのため，断層が存在する岩体の特性を理解するこ

とは断層の連結性を考える上で重要である． 
 地震は断層の滑り現象であり，摩擦則にしたがって，安定（非地震性滑り），条件付き安定，

不安定（地震性滑り）を起こす（Scholz, 19989)）．また，断層が滑ることにより，破壊が生じ，

断層の伸長といった二次的な現象が起こる． 
 以下に地震の摩擦則である Rate- and state-variable friction law（Scholz, 19989)）を示す． 

𝜏𝜏 = [𝜇𝜇0 + （𝑎𝑎 − 𝑏𝑏） ln（
𝑉𝑉
𝑉𝑉0

）]𝜎𝜎� 

τは摩擦力，σ は有効法線応力，V は滑り速度，V0 はリファレンスの滑り速度，μ0 は定常状態

の摩擦係数，a, b は物質依存の定数である．この式において，滑りの安定性は a−b（物質依存

の定数）の値によって決まる．a−b≧0 の時，滑り速度が上がると摩擦力も増加し，安定滑りを

起こす．一方，a−b＜0 の場合，滑り速度が上がると摩擦力が減少し，不安定滑りもしくは条件

付き安定滑りを起こす． 
 また，地震の震源核形成は不安定領域（a−b＜0）かつ 

𝜎𝜎𝑐𝑐� =
𝑘𝑘𝑘𝑘

−（𝑎𝑎 − 𝑏𝑏）
                  𝜎𝜎� > 𝜎𝜎𝑐𝑐�  

で発生する．k は剛性率，L は臨界滑り距離，𝜎𝜎𝑐𝑐�有効は法線応力の臨界値を示す（Scholz, 19989)）． 
 滑りの安定性を決める a−b は岩石の物性に依存しており，岩体を構成する岩石が a−b＞0 を

示す場合（例えば，泥岩等），脆性破壊を起こせない．しかし，a−b は温度や法線応力にも依存

しているため（例えば，den Hartog et al., 2012a10); 2012b11)），温度圧力条件によっては，室

温条件下では脆性破壊を起こせない岩体でも地震を起こすことが可能である（図 2.1.2-3）．そ

のため，温度・圧力条件を考慮した上で岩体の物質的物性を明らかにすべきである． 
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図 2.1.2-3 イライトに富むガウジの温度に対する速度依存パラメータ（a−b）（den Hartog et al., 

2012b11)）． 
本図から，イライトに富むガウジは 250-400 ℃の温度条件下において，a−b＜0 となり，不安定滑り（地震）

を起こすことが可能であることが推測される． 
 
2.1.2.1.5 ひずみの集中 
 2.1.2.1.3 項において，Isolated fault model のような連結し難い，断層の幾何学的性質を持っ

た断層セグメントにおいても，十分な「ひずみ」があれば連結することを既述した．従って，

ひずみの集中している領域を明らかにすることは，断層の連結性を考える上で重要である． 
 国土地理院の GNSS の運用以降，周辺よりもひずみ速度が大きい領域が帯状に連なる領域が

発見された．このようなひずみ速度が大きい領域はひずみ集中帯と呼称されている．このよう

なひずみが集中している領域が 2000 年以降，日本国内で多数報告されている（例えば，Sagiya 
et al., 200012); Miura et al., 2004; Nishimura and Takada, 2017）．ひずみ集中帯では，地震活動

が活発であることが指摘されており，西村（2017）15)は，最大剪断ひずみ速度の大きい場所に

活断層が多く存在し，ひずみ速度の大きなところで微小地震や大地震が多く発生する傾向を明

らかにした（図 2.1.2-4）． 
 ひずみが集中する機構として，「下部地殻軟化モデル（長谷川ほか，200416)）」が提唱されて

いる．このモデルでは，最上部マントルから下部地殻にかけてマグマ溜まりが存在し，それに

よる熱とマグマの固結に伴って放出された水によって下部地殻が軟化し，その直上の上部地殻

にひずみが溜まることにより，地震を発生させる．上記から，ひずみが集中する領域では，地

震活動が活発化し，断層の連結が促進されやすい領域であると言える． 
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図 2.1.2-4 南海トラフから沈み込むフィリピン海プレートと陸側プレート間の固着による 

弾性変形を除去後の最大せん断ひずみ速度分布（西村，201715)）． 
茶色の線は主要活断層分布．星印は 1923 年〜2016 年の M6 以上かつ深さ 20 km 以浅の大地震． 

赤点は 1998 年〜2016 年の M2 以上かつ深さ 20 km 以浅の地震の震央． 
 
2.1.2.1.6 応力摂動の大きさ（＝断層間の距離） 
 断層群において，断層が相互作用する指標として，断層間の距離が指摘されている（例えば，

松田，199017); An, 199718); Lettis et al., 200219)）．日本国内の断層帯の長期評価において，松田

（1990）17)の起震断層の設定基準を用いて，Step 部や Gap 部の距離が 5 km 以内である活断

層をまとめて 1 つの起震断層とすることがある（例えば，地震調査研究推進本部，201020)）． 
 断層群において，断層が相互作用する距離を規制する要因として，応力摂動（Coulomb shear 
stress: Sc）の大きさが挙げられる（例えば，Soliva et al., 20062); Fossen and Rotevatn, 20167)）．

断層周辺の応力摂動の大きさを明らかにすることは，断層の連結性を考える上で重要である． 
 Soliva et al.（2006）2)は，断層周辺の応力摂動の値を調べ，Sc＜0 である Stress shadow（Sc
＜0）領域に隣接する活断層の断層端が入ると，断層間の連結に要する剪断応力が小さくてす

むため，連結が起こりやすいと指摘している（図 2.1.2-5）．力摂動の大きさは，断層の相互作

用による連結もしくは単独の伝播を分ける指標となるため，応力摂動の値を推定できれば，断

層の連結の可能性を検討できると考えられる． 
 応力摂動の値を決定するものとして，1）断層のサイズとアスペクト比（断層長（L）, 断層

幅（H:傾斜角と h から見積もる）），2）変位量，3）層厚，4）断層の存在する領域の物性（ポ

アソン比（ν），剛性率（G），密度（ρ）），5）応力状態（応力場（σ1, σ2, σ3）と内部摩擦係数（μ）），
が重要とされる． 
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図 2.1.2-5 メカニカルレイヤー内で同じ傾斜方向を持つ正断層の発達を示す概念図（Soliva et 

al., 20062)）． 
a. 断層発生の第一段階．ランダムに分布した断層の伝播・連結の始まりを示す．灰色の領域は Stress shadow
（Sc＜0）領域を示す．b. 断層の成長・連結が飽和状態となり，規則的な間隔分布を示す断層発達の最終段階． 
 
2.1.2.1.7 断層の連結タイプ 
 断層の連結は断層の幾何学的性質，岩盤の物性，応力場によって規制される．上記から，断

層間において，断層の連結タイプを推定することは，断層の幾何学的性質，岩盤の物性，応力

場を明らかにすることに繋がるため，断層の連結性を考える上で重要である．そこで，断層の

幾何学的性質，岩盤の物性，応力場から形成される代表的な断層の連結部の形状の特徴につい

て，以下に簡潔にまとめる． 
 
2.1.2.1.7.1 引張場における正断層同士の連結 
 引張場において正断層同士が連結する場合，図 2.1.2-6 のような連結形態となる（Moustafa 
and Khalil, 201621)）．hard-linkage では，図 2.1.2-6a のように，断層間に transfer 断層が形成

される．soft-linkage の場合，連結部に Relay 構造が形成される（図 2.1.2-6b）．ここで，soft- と
hard- という言葉を使用したが，この soft と hard には定量的な違いはない．また，浅部では

soft-linkage だが，深部では hard-linkage している可能性があることも留意すべきである．

soft-linkage の時に形成される Relay 構造は連結が進むと，3 つのエンドメンバーで示される連

結形態をとる（図 2.1.2-7）．この連結形態から，soft-な連結場において，どのように断層端が

成長したかを検討することが可能である（Fossen and Rotevatn, 20167)）． 
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図 2.1.2-6 引張場における断層の連結の概念図（Moustafa and Khalil, 201621)を改変）． 

（a）引張場における hard-linkage．（b）引張場における soft-linkage． 
 

 
図 2.1.2-7 引張場の soft-linkage における 3 つの連結形態の概念図（Fossen and Rotevatn, 

20167)）． 
（a）Relay 構造．（b）Single-tip breaching による連結．（c）Double-tip breaching による連結．（d）Mid-ramp 

breaching による連結． 
 
2.1.2.1.7.2 圧縮場における逆断層同士の連結 
 圧縮場において逆断層同士が連結する場合，図 2.1.2-8 のような連結形態となる（Moustafa 
and Khalil, 201621)）．hard-linkage では，図 2.1.2-8a のように，2 つの断層の走向に斜交する断

層が形成される．soft-linkage の場合，連結部が bending もしくは folding し，背斜・向斜構造

が発達する（図 2.1.2-8b）．引張場と同様にまた，浅部では soft だが，深部では hard-linkage
している可能性があることも留意すべきである． 
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図 2.1.2-8 圧縮場における断層の連結の概念図（Moustafa and Khalil, 201621)を改編）． 

（a）圧縮場における hard-linkage．（b）圧縮場における soft-linkage． 
 
2.1.2.1.7.3 横ずれ断層同士の連結 
 横ずれ断層の連結に関しては，断層の分布と滑りの方向によって，Gap 部が引張場もしくは

圧縮場になる．図 2.1.2-9 において，断層の連結が right-stepping で起こる場合，hard-linkage
ならば，正断層が形成され，soft-linkage にならば，pull-apart が形成され，盆地となる（Dr. Burg’s 
website）．例えば，日本の諏訪湖は糸魚川－静岡構造線沿いの現在の活発な左横ずれ断層によ

るプルアパートベイズンで形成されている．断層の連結が left-stepping で起こる場合，

hard-linkage ならば，逆断層が形成され，soft-linkage にならば，push-up となり，山地が形成

される． 
 

 
図 2.1.2-9 横ずれ断層の連結の概念図（Dr. Burg の website を引用; 

http://www.files.ethz.ch/structuralgeology/jpb/files/english/5wrench.pdf22)）． 
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2.1.2.1.8 断層周辺の震源分布，発震機構解の断層タイプ 
 近年，断層の形状は地球物理学的データを用いて推定されているが（例えば，Yukutake and 
Iio, 201723)），地球物理学的データを用いて推定された断層の形状は，矩形や楕円に近似する

ことが多く，断層端の形状を詳細に推定する程の精度はない．一方で，震源分布や発震機構解

から断層連結部の破壊過程を明らかにする研究も行われている（Vavryčuk and Adamová, 
201824)）．断層の連結を考える上で，地下深部の情報を地震学的データから得ることは非常に

重要である． 
 Vavryčuk and Adamová（2018）24)は，チェコ共和国の西ボヘミア地方に分布する横ずれ断

層群の step 部における地震活動の変遷と断層の連結性について以下のように報告している．こ

の横ずれ断層群においては，2008 年，2011 年，2014 年に地震活動が活発化した（図 2.1.2-10）．
2008 年と 2011 年の地震活動は，広域応力場と整合的な横ずれ型の断層活動であったが，2014
年の地震活動は広域応力場と一致しない発震機構を持つ逆断層型の地震が発生した（図

2.1.2-10f）．それらの地震の発生メカニズムを解明するために，震源再決定，発震機構解の決

定，応力場の推定，クーロン応力変化の推定が行われ，クーロンの応力変化から広域応力場と

一致しない発震機構を持つ地震も発生可能であるが，発生可能な領域が局所的であることが判

明した．この 2014 年の地震活動は，断層の step 部における局所的な応力異常と，断層間の相

互作用に関する直接的な証拠を提供している（図 2.1.2-11）． 

 
図 2.1.2-10 図 a, b, c はローカルマグニチュード（ML）が 0.5 以上の震源分布，図 d, e, f は

P-, T-軸と CMT 解（Vavryčuk and Adamová, 201824)）． 
（a）赤丸:2008 年の震源分布，緑丸:2011 年の震源分布，黄丸：2008 年と 2011 年の間に発生した震源分布．

（b）青丸:2008 年のの震源分布，黒点:2008 年と 2011 年の震源分布．（c）2014 年の地震活動の拡大図．赤丸:
南部の断層セグメントで発生した 2014 年の震源分布．緑円:北部の断層セグメントで発生した 2014 年の震源

分布．図 b, c の黄色の実線と破線は，断層のステップ部を示す．（d）2008 年の地震の P-, T-軸と CMT 解．（e）
2011 年の地震の P-, T-軸と CMT 解．（f）2014 年の地震の P-, T-軸と CMT 解．図 d, e, f の◯と＋はそれぞれ

P-軸と T-軸を示す． 
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図 2.1.2-11 断層ステップにおける地震の断層タイプの毎の分布を特徴づける概念図

（Vavryčuk and Adamová, 201824)）． 
断層のステップ部を実線で，共役セグメントを点線で，新しく形成された断層を破線で示す．左上の矢印は，

背景応力場の最大および最小圧縮応力軸の方向を示す．発震機構解は，断層ステップに関連するものを赤，共

役セグメントに関連するものを青，局所的な応力異常部で形成または活性化された断層に関連するものを灰色

で示す． 
 
2.1.2.1.9 断層端の相互作用のステージ 
 断層の相互作用は時間的な変化を伴う．また，その変化は 3 次元的に起こっているため，表

層に現れた断層端だけでなく，3 次元的な断層の相互作用を理解する必要がある．断層系や断

層群は，震源核の形成，成長，相互作用を経て形成されものであり，既存の断層を調べること

は，上記における任意の過程を瞬間的静止画として捉えることを意味している．そのため，各

linkage ステージに対応する既存の断層を調べることは，断層の相互作用の形成過程を解明する

ことに繋がる．断層端の相互作用における任意の段階を理解することは中深度処分における断

層評価をする上で重要あり，地質学的データおよび地震学的データを組み合わせて，連結の段

階（stage of linkage; 図 2.1.2-12; Prof. Fossen’s website4)）を特定できないかを検討する必要

がある． 
 

 
図 2.1.2-12 引張場の soft-linkage における連結段階（stage of linkage）の概念図（Prof. Fossen

の website を引用;https://folk.uib.no/nglhe/FaultInteraction.html4)）． 



第２章 断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 

 2-57 

2.1.2.2 断層の連結性評価手法の構築に向けた知見の整理と課題の抽出 
 2.1.2.1 節から，断層の連結性を考える上で，1）断層の幾何学的性質（個々の断層の規模，

走向・傾斜，地下深部の延長や断層群における断層間の空間配置），2）断層の存在する岩体

の物質的特性，3）断層周辺におけるひずみの集中の大きさ，4）断層間の距離（＝応力摂動の

大きさ），5）断層の連結タイプ，6）断層周辺の震源分布，発震機構解の断層タイプ，また，

上記の情報を組み合わせて，7）断層端の相互作用のステージを明らかにすることが重要であ

ることを示した．上記を明らかにするためには，多角的な手法を用いる必要がある（後述）． 
 また，表層に現れた短い活断層の取り扱いについては，①表層に見えている割れ目の長さが

必ずしも断層長であるとは限らないこと．②断層の形状（破壊の形状）が半円形に近い形状だ

った場合，表層に見えている割れ目は断層の極一部であり，全体像を表すものではないこと．

③マグニチュード７クラスの大規模地震が発生しても地表に残っている痕跡は少なく，大規模

地震を起こす可能性のある断層が地下に埋没していることが多いこと．④現在存在する小さい

断層は，大規模な断層に成長するフレームワークの一部である可能性が高く，小さい断層が連

続して存在するような場所では断層が連結及び成長する可能性が高いことに留意する必要があ

る． 
 断層の表層から深部にかけての全体像については，地震学と構造地質学のそれぞれのアプロ

ーチでは，表層から脆性延性領域までの断層形状の認識に対して食い違いが存在し，断層の深

部像を把握することが重要である．その際には，地殻の不均質構造と微小地震活動の時間的空

間的分布の関係を検討する必要がある．地殻の不均質構造の検討には，弾性波速度構造・密度

構造（ブーゲー異常等の重力異常）・磁化率や比抵抗分布などの物性情報を統合的に解析して地

殻の不均質構造を推定する手法が有効と考えられる． 
 青柳（2012）25)は，濃尾地震で連動した岐阜県の温見断層と根尾谷断層の step 部において，

2 年間にわたる稠密微小地震観測による 990 個の自然地震と発破震源による 8 地点の人工地震

観測の走時記録から，震源位置と弾性波速度構造の同時インバージョンを行い，屈折法地震波

トモグラフィー解析に基づく 3 次元弾性波速度構造を示している（図 2.1.2-13）．両断層の step
部においては，地表から深さ 3～5km の浅部に明瞭な低速度構造が分布すること，北側から 2
枚目のスライス断面で示されるようにこの低速度構造は深部で狭まるプリズム状を呈すること，

またその下部には両断層をつなぐような線上の地震活動がみられること等から，両断層は地下

で収斂し，連結している可能性が高いとしている．このような断層 step 部で見られるフラワー

構造上の低速度構造は，断層の連結性の指標となると考えられる． 
 これまでに検討してきた断層の連結性に関する調査手法と抽出可能な指標・課題をとりまと

めると以下のようになる． 
①変動地形学的調査 
 空中写真や航空レーザー測量及び DEM（数値標高モデル）を用いた地形判読による断層の幾

何学的性質（断層群における断層の空間的配置，断層の密度，断層の分布形状，断層サイズ，

断層間の距離の計測，連結タイプ）の推定． 
②構造地質学的調査 
 現地調査による断層の幾何学的性質（断層群における断層の空間的配置，断層の密度，断層

の分布形状，断層サイズ，断層間の距離の計測，連結タイプ）の推定，及び，変位量の推定（断

層の 3 次元形状の検討）． 
③力学実験的調査 
 岩石破壊実験による断層周辺部の岩体の破壊特性の推定．  
④地球物理学的調査 
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 測地学的データに基づくひずみ量（弾性ひずみの蓄積，ひずみ速度の推定）．地震学的データ

に基づく震源分布，発震機構解の断層タイプ，応力場，弾性波速度構造の推定．各種物理探査

に基づく物性分布の推定．数値解析に基づくクーロン剪断応力（応力摂動の大きさ・範囲）の

推定． 
 

 
 

図 2.1.2-13 温見断層と根尾谷断層の step 部周辺の弾性波速度構造 
（青柳，201225)を一部改変） 
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2.1.3 断層活動による力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る知見の整理と

課題の抽出 
【実施内容】 
 平成 30 年度は断層活動による周辺岩盤への力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価

手法について，露頭観察や JAEA 地下研究施設等の地下坑道・トンネルの壁面連続観察・試験

等に基づく断層活動の力学的・水理学的影響範囲に関する既存知見・事例の整理を行い，調査

手法及び評価手法に係る課題の抽出を行う． 
 
【成果】 
2.1.3.1 断層活動による力学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る知見の整理と課題の

抽出 
 はじめに断層帯の定義について整理する．断層帯は主に 2 つの構造領域に分類される（図

2.1.3-1; Choi et al., 2016）．断層コアとそれを包むダメージゾーンである（例えば Chester and 
Logan, 19861); Caine et al., 19962); Cello et al., 20013)）．断層コアは，断層帯内の変位の大部分

に対応する局在化された歪みおよび激しいせん断の結果であり，一般的には，断層ガウジ（断

層粘土），カタクレーサイト，および断層角礫などの断層岩および多数の繰り返し滑り面からな

る（例えば Sibson, 19774); Bruhn et al., 19945); Childs et al., 19966); Wibberley et al., 20087); 
Bastesen et al., 20098); Bastesen and Braathen, 20109)）．断層コアの外側のダメージゾーンは

断層コアと比較して比較的低い歪みと軽微な変形を特徴とし，これらのゾーンは一般に二次的

な断層，クラック，および脈，ならびに断層運動に関連した構造を伴う．断層帯での調査事例

を図 2.1.3-2（Niwa et al., 201110)）に示す．Niwa et al.（2011）10)は，跡津川断層系（富山県

～岐阜県）の露頭調査を行い，亀裂の跡津川断層からの距離と分布について整理を行っている． 

 
図 2.1.3-1 断層帯の概念図（Choi et al., 20162)）． 

（a）                             （b） 

   
図 2.1.3-2 跡津川断層系（富山県，岐阜県）における露頭調査（Niwa et al., 201110)）． 

（a）跡津川断層周辺の亀裂の分布図，（b）亀裂の跡津川断層からの距離と分布． 
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 断層帯の幅，つまり，ダメージゾーンの幅の見積もりについて，Choi et al.（2016）2)は，ク

ラックの空間的な頻度分布に基づく手法を提案した（図 2.1.3-3）．具体的な方法は以下の通り

である．断層帯を横切るトラバースに沿って単位長さ当たりのクラックの数を使用してダメー

ジゾーンを定義する（図 2.1.3-3）．図 2.1.3-3a では，例として，クラックの仮想的な分布とし

て，ダメージゾーンの外側での密度が約 2 条/m で，ダメージゾーン外側から断層コアに向かっ

てクラック密度が約 4 条/m から約 8 条/m に増加するパターンを設定した模擬的な露頭である．

クラックの計測区間が 2m 及び 1m の場合のクラック頻度が図 2.1.3-3b の棒グラフで示されて

いる．計測区間のサイズに応じて，それぞれ約 8m および約 9 m 付近がダメージゾーンの端と

推定される．図 2.1.3-3c は，計測区間 1m の場合のダメージゾーンとそれより外側との境界付

近の拡大図であるが，8.8〜9.3 m に存在するクラックの間の 9m 地点にダメージゾーンの端を

設定することは困難である．コア，ダメージゾーン，それより外側に向かうクラックの累積頻

度を図 2.1.3-3d に示す．累積頻度の勾配はクラックの密度の変化を示す（図 2.1.3-3d）．この

例では，断層コア周辺部を除いたダメージゾーン部のクラック密度は約 6 条/m，ダメージゾー

ン外側の Wall rock 部のクラック密度は約 2.4 条/m で，ダメージゾーンとそれより外側の Wall 
rock との境界は断層コアから 6.7 m のところにある．この結果は，勾配が異なる 2 つの累積頻

度の交点から得られたものであり，この方法によってダメージゾーンを定量的に把握すること

が可能となる．累積度数曲線ならびにその形状および勾配は，断層帯での変形の度合いなどを

表す（Genter et al., 199711); Berg and Skar, 200512)）． 
 

 
図 2.1.3-3 クラックの空間的な頻度分布に基づく断層帯の幅の見積もり（Choi et al., 20162)）． 

（a）中の赤い線がクラック頻度を測るトラバースを示す． 
 
 上記の手法は陸上露頭だけでなく，ボーリングコアでも利用することが可能である（韓国南

東部 Gyeongsang 盆地; 図 2.1.3-4；Choi et al., 20162)）．ボーリングコアでは鉛直方向に掘削

した場合は深さ方向がクラック頻度測定のトラバースとなる（図 2.1.3-4）．ここでは，深さ方

向に 3 m の間隔で頻度が棒で示され（図 2.1.3-4b），累積クラック数が点として示されている

（図 2.1.3-4c）．ATV（Acoustic Tele-Viewer）観測に基づいて確認された断層と破砕帯は，クラ
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ック密度分布と比較するために図 2.1.3-4c 左端に示されている．クラック累積分布の勾配を指

標に 4 つのダメージゾーンが認定されており，ATV 観察結果との整合的である（図 2.1.3-4c）． 
 

 
図 2.1.3-4 韓国南東部 Gyeongsang 盆地でのボーリングコアを用いたクラックの空間的な頻

度分布に基づく断層帯の幅の見積もり（Choi et al., 20162)）． 
 
 
2.1.3.2 断層活動による水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る知見の整理と課題

の抽出 
 ダメージゾーンと低透水性な断層コアの破砕帯によって透水性が増加すると仮定すると，断

層帯の透水性モデルを図 2.1.3-5（Bense et al., 201313)）のように示すことができる．Caine et 
al.（1996）14)による総説論文において，断層帯の地質学的な断層コアおよびダメージゾーンを

考慮したモデルは，低透水性な断層コア部分と高透水性なダメージゾーン部の総合的な特性を

もつ断層透水性構造に変換される（図 2.1.3-5）．Savage and Brodsky（2011）15)などの野外デ

ータは，断層コアとダメージゾーンの割合が断層中の透水性の増加とともにどのように変化す

るかを論じている．その結果，露頭の断層帯は複数の断層コアを有し，ダメージゾーンが重な

ることがある（図 2.1.3-5c）．これらの複数の断層を有する複合断層帯における高いクラック密

度は，個々のダメージゾーンの密度の重ね合わせとして解釈することができる（例えば Savage 
and Brodsky, 201115)）．ダメージゾーンが重なっている場合，断層間が狭い間隔の断層帯の場

合には，個々の断層帯の重ね合わせを仮定して透水性構造を導き出すことが一般的である（図

2.1.3-5e）．断層によってもたらされる地質構造の不均質性は，断層岩の連続性と分布に直接的

に影響を与える． 
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図 2.1.3-5 断層帯周辺の変形構造と透水性の関係（Bense et al., 201313)）． 

灰色領域が断層コアおよびダメージゾーンである． 
 
 既存断層周辺のクラックが流体の移動経路と考えた場合，クラックの開き具合（dilation，ダ

イレーション）は，その亀裂を流体が通りやすいかどうかを大きく左右する．そのため，亀裂

や断層を含む地殻応力場が，これらのクラックの dilation を支配する要因の一つとして挙げら

れる（Ferrill et al., 199916)）．特に，亀裂や断層の dilation と流体の通しやすさは，亀裂や断層

の面に作用する有効法線応力の大きさに依存する（図 2.1.3-6）．Ferrill et al.（1999）16)は，既

存の断層周辺のクラックがその場の応力場が変化した時に流体を通しやすくなるのかどうかの

指標として，dilation tendency（DT）を提案した．DT は以下の式で示される． 
DT = (𝜎𝜎1 − 𝜎𝜎n) (𝜎𝜎1 − 𝜎𝜎3)⁄  

σ1 とσ3 はそれぞれ最大圧縮応力および最小圧縮応力を示し，σn はクラックの面に対する法

線方向を示す．DT が 1 の場合はその場の応力場においてはクラックが最も流体を通しやすく，

DTの値が0の場合はその場の応力場においてはクラックが最も流体を通しにくい（Ferrill et al., 
199916)）． 
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  （a）                                      （b） 

     
図 2.1.3-6 （a）Dilation tendency（DT）と（b）米国ネバダ州ユッカマウンテンの断層に適用

した例（Ferrill et al., 199916)）． 
 
 断層周辺のクラックの把握および評価に関して，Oda（1982）17)はクラックの幾何学的特長

（寸法分布，方向分布，密度）をテンソル量であるクラックテンソル（図 2.1.3-7）で表現する

ことを提案した．3 次元空間のクラックの分布における 2 階のクラックテンソル Fij は次式で定

義される． 

𝐹𝐹𝑖𝑖𝑖𝑖 =
𝜋𝜋𝜋𝜋
4
� � 𝑟𝑟3𝑛𝑛𝑖𝑖𝑛𝑛𝑗𝑗𝐸𝐸(𝑛𝑛, 𝑟𝑟)𝑑𝑑Ω𝑑𝑑𝑑𝑑

Ω

𝑟𝑟𝑚𝑚

0
 

ここで，ρ はクラックの密度，r はクラックの代表長さ，rm は r の最大値，ni はクラックの法線

ベクトル n の基準軸 Xi の成分（i, j = 1～3），E(n, r)は法線ベクトル n と代表長さ r の統計的分

布を与える隔離密度関数，Ω は全立体角を表す．このクラックテンソルを用いて透水性に関す

る情報を得ることができる． 

 
図 2.1.3-7 クラックの定義 

 
 地下坑道の壁面連続観察および露頭観察でのクラックテンソルおよび透水係数の推定の例を

示す． 
 山崎ほか（2015）18)は，北海道幌延町の日本原子力研究開発機構の地下研究施設（以下，「JAEA
幌延地下研究施設」という．）の縦孔掘削時に得たクラック情報を基に，クラックテンソルと透

水係数等を推定した（図 2.1.3-8）．ここでは，（1）水はクラックに沿ってのみ流れる，（2）ク

ラックは二枚の平行平板として近似し，水の流れは平行平板間の層流とする，（3）水頭の分布

は十分なクラック密度の基で一様とする，（4）クラックの連結部における水頭損失は無視する，

という仮定に基づいている．その結果，JAEA 幌延地下研究施設では，深度 50 m～160 m の区

間の透水係数は 10-9 m/秒のオーダー，深度 160 m～250 m では 10-8 m/秒のオーダーが得られ
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（図 2.1.3-8），先行研究による単孔式水理試験で得られた結果（藪内ほか，200919)）：深度 167.78 
m～232.33 m の区間の平均透水係数 6.54×10-9 m/秒，深度 233.86 m～247.91 m の平均透水係

数 8.00×10-9 m/秒とほぼ整合的な値であった． 
 
（a）                     （b）                          （c） 

   
図 2.1.3-8 （a）JAEA 幌延地下研究施設の概要，（b）クラックテンソルの深度分布および（c）

推定された透水係数の深度分布（山崎ほか，2015）． 
 
 Ioannou and Spooner（2007）20)は，カナダケベック州 Matagami 地域において，石英脈を

用いてクラックテンソルを推定し，石英脈形成時のクラックの透水係数を見積もった．ここで

は，1 m2 ごとに計測した石英脈の長さや幅からクラックテンソルを推定し，透水係数に 10-6 m/
秒から 10-9 m/秒と空間的なばらつきがあることを示した（Ioannou and Spooner, 200720)）．こ

れらの透水係数は母岩のはんれい岩の透水係数（10–24 m/秒）に比べて遥かに大きく，この地

域においてクラック形成が岩石中の流体移動に大きく貢献している． 
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（c） 

 
図 2.1.3-9 カナダケベック州 Matagami 地域の（a, b）石英脈を用いた（c）透水係数の空間分

布（Ioannou and Spooner, 200720)）． 
 
 
2.1.3.3 断層活動による力学的・水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る課題の抽出 
2.1.3.3.1 断層活動による力学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る課題 
 2.1.3.1 から，断層活動による力学的影響範囲の調査手法及び評価手法を考える上で，ダメー

ジゾーンの認定基準についてはフラクチャーの頻度分布が利用できることを整理した．以下に

今後の課題を抽出・整理する． 
 
①露頭，コア，それぞれでの適切なダメージゾーンの認定基準の設定 
 大規模な断層では，ダメージゾーンの幾何学的な複雑さを考慮する必要がある（例えば，

Schulz and Evans, 200021); Shipton and Cowie, 200122)）．クラック累積頻度とその勾配を使用

してダメージゾーンを認定することは断層活動による力学的影響範囲を把握する上で有効な手

法であるが，取り扱うクラックの定義（長さや幅など）を明確にする必要がある．大小様々な
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スケールのクラックを一括りに取り扱うことで，クラック分布にノイズや不確実性が生まれる

ことを考慮しなければならない． 
②堆積岩を対象としたダメージゾーンの認定基準の設定 
 断層周辺でのクラック密度の把握は結晶質岩を対象にした研究が多く，堆積岩を対象とした

知見の整備が必要である． 
③断層タイプ（正断層，横ずれ断層，逆断層）別の変形構造と透水性の関係の検討 
 逆断層・横ずれ断層を対象とした研究事例が多く，正断層を対象とした知見の整備が必要で

ある． 
 
2.1.3.3.2 断層活動による水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法に係る課題 
 2.1.3.2 から，断層活動による水理学的影響範囲の調査手法及び評価手法を考える上で，断層

帯周辺の変形構造と透水性の関係について，クラックテンソルに注目した岩石透水性の把握や

ダイレーションテンデンシー（DT）を用いたクラックがその場の地殻応力場で流体を通しやす

いかの判断などが利用できることを整理した．以下に今後の課題を抽出・整理する． 
 
①ダメージゾーン内での透水係数のばらつき 
 堆積岩を切る断層がダメージゾーンを伴う場合，断層面に沿って透水性が 1〜3 桁程度低下

することがあることが報告されている（図 2.1.3-10; Sigda et al., 199923); Rawling et al., 
200124); Balsamo and Storti, 201025); Ballas et al., 201326); Balsamo et al., 201327)）．粘土含有

量の低い砂岩のダメージゾーンに沿った透水係数は，変形していない砂岩と比較して，通常 4
〜5 桁も大きく減少する（Fisher and Knipe, 200128)）．ダメージゾーンに沿った透水係数は異

方性をもち，ダメージゾーンに垂直な面での透水係数が最も低下する（Antonellini and Aydin, 
199429); Sigda et al., 199923)）．変形帯に沿った透水係数の減少幅および空間的な広がりに対す

る検討が今後の課題である（例えば，Torabi and Fossen, 200930)）．また，ダメージゾーンでの

力学的水理学的影響範囲の評価については，ダメージゾーン中の岩片の粒径やアスペクト比の

空間的な変化が指標の一つになり，岩片間の隙間への流体流入後の鉱物沈殿によって透水性が

変化する場合があることに注意する必要がある（図 2.1.3-11; Billi et al., 200331)）． 
 

 
図 2.1.3-10 南イタリアのクロトーネ盆地の砂岩中の断層帯で推定された透過率[m2] 

（Balsamo and Storti, 201025)）． 
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図 2.1.3-11 ダメージゾーン中の透水性の時間変化（Billi et al., 200331))．（a）岩片間への流体

の流入，（b）岩片間への鉱物沈殿による透水性の減少． 
 
②岩石やクラックの異方性の評価 
 異方性を持つような岩石・岩盤のクラックの密度は，調査する観察面の方向に依存した結果

を示すことが指摘されている（竹村・小田，200232)）．今後，断層周辺での水理学的影響範囲

を議論する際には，鉱物脈やクラックの密度や異方性などの情報を取り込んだ形で議論をして

いく必要性があり，より一般的な物理量として表現する必要がある． 
 岐阜県瑞浪市の日本原子力研究開発機構の地下研究施設（以下，「JAEA 瑞浪地下研究施設」

という．）では，換気立坑の深度 350 m を中心として，深度 333.8 m～365.0 m 区間の約 30 
m を代表区間と設定して壁面観察による割れ目の把握が行われた（松井ほか，201033); 図
2.1.3-12）．ここでは，割れ目の連続性や走向・傾斜を基に，図 2.1.3-12a の割れ目は，以下の

ようにグループ分けされた（図 2.1.3-12b）． 
• グループ I：3 次元的に一つの割れ目に判別できる割れ目 
• グループ II：グループ I 以外の割れ目の内，NE 方向の走向を持つ割れ目 
• グループ III：グループ I 以外の割れ目の内，NW 方向の走向を持つ割れ目 
• グループ IV：グループ I 以外の割れ目の内，水平方向の割れ目 
• グループ V：走向・傾斜の情報がない割れ目 

その結果，グループ毎に割れ目の大きさや連続性に差があることが識別された．これらの結果

を踏まえると，その場の地殻応力場において各グループのクラックが dilation と流体の通しや

すさが異なることが予想される．このように割れ目の大きさや連続性に差があるクラックが集

中した領域での定量的な透水係数やダイレーションテンデンシー（DT）の推定については今後

の課題である． 
 



第２章 断層等に関する評価手法に係る知見の整理と課題の抽出 

 2-70 

（a）                                       （b） 

         
図 2.1.3-12 JAEA 瑞浪地下研究施設での（a）換気立坑の壁面観察による割れ目および 

（b）グループ別の割れ目（松井ほか，201033)）． 
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2.2 堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再滑動性評価手法に係る知見の整

理と課題の抽出 
【実施内容】 
 平成 30 年度は過去の地層堆積時もしくは堆積後の未固結～半固結時に発生した海底地すべ

りに起因する地すべり面の再滑動性について，既存知見の整理と再滑動性評価手法の課題の抽

出を行う．また，過去に滑動した典型的な海底地すべりの対象とした地質調査を行い，その地

質学的特性を明らかにする．さらに，海底地すべり面を内包する試料を対象に室内岩石実験（圧

密透水実験，三軸圧縮実験）を行い，海底地すべり面周辺の力学特性とその異方性，水理特性

とその異方性について検討し，海底地すべり面の再滑動性評価に係る課題の抽出を行う． 
 
【成果】 
2.2.1 堆積時に起きた海底地すべりに係る知見と海底地すべり面の再滑動性評価の考え方 
 本項では，堆積時に起きた海底地すべりに起因する地すべり面の再活動性を評価するために

必要な知見を整理することを目的としている．中深度処分を想定した埋設地に分布する陸化し

た海底地すべりが，今後 10 万年間程度の期間に再滑動を生じる自然条件としては，主に海底

地すべり末端部が河川下刻や海食により削剥され，支持地盤を喪失することが考えられる．支

持地盤の削剥に伴う地すべり面の再滑動によって，直接的に埋設地に著しい力学的影響を与え

る場合や，表層地盤の削剥による埋設地からの離隔距離が減少する場合が想定される．これら

の影響を評価するためには，海底地すべり面に作用しうる海底地すべりブロックを含む上載地

層の荷重，海底地すべり面に作用する間隙水圧，及び海底地すべり面を含む周辺岩盤のせん断

強度等の基礎的な岩盤特性を把握しておく必要がある．海底地すべりブロックを含む斜面の形

状，海底地すべり面そのものの形状（傾斜等を含む），及び上記の岩盤物性を基にした斜面の安

定解析を通して，陸化した海底地すべり面の再滑動性の評価をするために必要な知見を整理す

ることを最終的な目的とする． 
 このような背景のもと，平成 31 年度は，既往の研究事例を把握するため海底地すべりやそ

の再活動性について最新知見のレビューと課題の抽出を行う．地すべりには様々なタイプが存

在するため，本項で対象とする海底地すべりと一般的な陸上地すべりの特徴を明確にするとと

もに，対象とする海底地すべり面が再滑動することによって中深度処分の埋設地に著しい影響

を与える場合を想定する．本項では，沿岸部の中深度処分埋設深度付近に分布する陸化した過

去の海底地すべりを具体的な検討対象として，その海底地すべり面が今後 10 万年間程度の期

間に再活動を生じる自然条件を抽出した．海底地すべり面の再活動に影響を与えるパラメータ

のうち（1）すべり面にかかる上載荷重，（2）せん断強度（地すべり面の性状を含む）及び周

辺岩盤の力学特性，（3）作用しうる間隙水圧について，再活動評価の指標として必要な視点を

整理した．次に，過去に滑動した典型的な海底地すべり面を対象とした地質調査を行い，その

地質学的特性を明らかにした．具体的には，千葉県外房地域において，陸化した過去の海底地

すべり面を対象とした地質調査を行い，さらに海底地すべり面を含む岩石試料を採取し，2.2.2
項で述べるような海底地すべり面周辺の基礎的な物性値に関する実験を行った． 
 
2.2.1.1 本研究で対象とする海底地すべり 
 本研究で対象とする海底地すべりは，中深度処分の想定埋設深度付近に分布する陸化した過

去の海底地すべりである．これらの地すべり面は，過去に海底下に存在していた地すべり面が

長期の地殻変動に伴う隆起や水平移動により現在の位置に移動したものを想定している． 
 地質構造の発達や海底地すべりに関する既往研究の中で，海底地すべり堆積物の一種である

ことを示す用語は多々存在するため，用語を整理する．1980 年代の文献では田中（1980）1)

が島根県日原地域，松田（1984）2)が紀伊半島中東部，酒井（1988）3)が南九州の四万十帯南
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部で観察した海底地すべり起源とされる混在岩にオリストストローム（Olistostrome）という

用語を使用している．オリストストロームは Beneo（1955）4)中の Discussion において Flores
により提唱された用語である（Flores, 19555)と引用される場合が多い）．Flores の定義ではオ

リストストロームは地図中に示される程度の十分な連続性を持ち，岩相的にも岩質的にも雑多

な物質の混在で特徴づけられ，半流動状に堆積した堆積物とされた（鈴木・久富，19806)）．文

献により様々な定義があるが，一般的には過去の海底地すべり堆積物が陸上に現れ，海底地す

べりが起こった証拠である岩体として固結し露頭で観察されるものがオリストストロームと呼

ばれている（Alves, 20157)）．近年国内では，露頭観察において単に「海底地すべり堆積物」と

して記載され（柳澤ほか，20038); 於保ほか，20079); Kamiya et al., 201810); Utsunomiya et al., 
201811)），オリストストロームという言葉は過去の文献を引用する場合に限定して使用される

ことが多い．また，「海底地すべり」自体も海底における slide や flow, slump といった下方へ

の堆積物の移動現象の総称であり，その結果移動した堆積物が「海底地すべり堆積物」と呼ば

れている．海底地すべり堆積物は略語として MTD（Mass Transport Deposits, MTDs）もしく

は MTC（Mass Transport Complexes, MTCs）が使われることが多い． 
 海底地すべりについての災害の実態と再活動性評価手法の研究は，これまでに川村ほか

（2017）12)を始め様々な研究がされており，地質学的検討，原位置計測，室内模擬実験，及び

数値実験的な手法による研究が行われている（國生，200013); 山田・松岡，200814); Utsunomiya 
et al., 201811)）．また「地すべり防止技術指針及び同解説（提案）」（土木研究所，200715)）で

は，陸上地すべり防止計画を策定する際に標準的な手法と留意点，またその要因や分類がまと

められている．Cruden and Varnes（199616)）は，地すべり（マスムーブメント）を運動のタ

イプと地質材料のタイプに着目して整理している．また，Sassa (1999) 17) や佐々（2007）18)

は図 2.2.1-1 に示すように，Varnes (1978) 19)の分類を発展させ，より力学的な観点から地すべ

りを分類しており，地すべりの発生機構とその後の運動速度に着目して整理している． 
 

 
図 2.2.1-1 地すべりの力学的分類（Sassa, 199917); 佐々，200718)）． 

 海底地すべり面は，陸上地すべり面と同様に地質に存在する岩盤不連続面であるものの，中
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深度処分の埋設地への影響を評価する際はその対象期間，規模及び深度も異なるため，海底地

すべりと陸上地すべりを区別する必要がある．本研究で対象とする海底地すべりが，陸上地す

べりに比べて異なる主な特徴を以下に挙げる． 
・数百年程度の比較的短期的かつ周期的に繰り返し生じる陸上地すべりに対して，陸化した

海底地すべりは海底下で活動していたときの環境とは異なるため，長期的に活動しておら

ず，すべり面が見かけ上固結していることがある． 
・現在陸化した海底地すべりは地殻変動（隆起等）の影響を受けており，滑動当時の水理・

応力場とは異なるため，陸上地すべりに比べてすべりの運動方向が明瞭ではない． 
・滑動した当時の海底地すべり面が未固結～半固結状態であった場合，すべり面には，上盤・

下盤以外の地質体が混入することがある．  
・海底地すべりは陸上地すべりに比べてすべり面が大規模であり，緩傾斜でも発生している

（國生，200013)）． 
・海底地すべりは海水中で発生するため，移動体の個体部分の水中比重が小さく，固結度が

低いことから著しい流動性を持つ（大八木，200420)）． 
 陸上地すべりは，新しく滑る「初生すべり型地すべり」と，過去の地すべり面沿って滑動す

る「再すべり型地すべり」がある（大塚，201721); 千木良，201622)）．日本の陸上地すべりの

多くは，再すべり型である．一方，過去の海底地すべり面が再滑動する現象は，再すべり型と

も言えるが，今後 10 万年間に再滑動する海底地すべりについては，過去の海底地すべりが起

こった当時の応力・水理状態と大きく異なる場合は，初生すべり型の一つと考えるべきである．

また，海底地すべりは地盤の流動やすべり破壊の規模が，一般的な陸上地すべりに比べて大き

いため，陸化した海底地すべりの一部が今後陸上地すべりとして再滑動する可能性がある．そ

のため，海底地すべりの再滑動性を評価する際は，海底地すべり面の幾何学的な形状，連続性，

規模を考慮する必要がある． 
 

 
図 2.2.1-2 海底地すべりの領域による特徴の違い（Bull et al., 200923)）． 

（1）Headwall scarp. （2）Extensional ridges and blocks. （3）Lateral margins. （4）Basal shear surface ramps 
and flats. （5）Basal shear surface grooves. （6）Basal shear surface striations. （7）Remnant blocks. （8）
Translated blocks. （9）Outrunner blocks. （10）Folds. （11）Longitudinal shears/first order flow fabric. （12）

Second order flow fabric. （13）Pressure ridges. （14）Fold and thrust systems. 
 海底地すべりの形態的特徴は，Bull et al.（2009）23)や川村ほか（2017）12)で報告されてお
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り，主に，滑落領域，移動領域，先端領域に区別されている（図 2.2.1-2）．これらの領域によ

っても海底地すべり面やその周辺岩盤の幾何学的形状や構成鉱物は異なる． 
 
2.2.1.2 地すべりの発生要因 
 地すべりが滑動する原因として，滑動しやすい地形地質条件である素因と，滑動の引き金と

なる誘因に分けることができる．素因として斜面の支持地盤が侵食等により削剥されているこ

と，斜面方向に地層が傾斜していること，すべり面となる場所のせん断応力が低いことなどが

挙げられる．誘因としては豪雨や融雪による地下水位の上昇や，地震の振動にともなう間隙水

圧の上昇などが挙げられる．土木研究所（2007）15)及び丸山・吉田（1994）24)は，陸上地すべ

りの再滑動の誘因を自然的誘因と人工的誘因に分けて整理している．自然的誘因として，降雨

等によるもの（長雨，集中豪雨，融雪等）と地震等によるもの（火山活動，地震による地下水

系の変化等）を挙げている．降雨等による地すべりについては，雨や融雪水が地盤に浸透し，

地下水が増加することによってすべり面の間隙水圧が上昇し，せん断強度が低下することによ

って再滑動を誘発する．また，豪雨や台風によって地すべりの末端部が崩壊し，斜面の力学的

バランスが失うことによる再滑動が考えられる．人為的誘因としては，土工等（切盛土，トン

ネル掘削等や水路等からの漏水）によるものやダムの湛水などの斜面の水没によるものが挙げ

られる． 
 また，これまでの観測結果から，地すべりは地震時に多く発生し，大規模化することが知ら

れている．亀谷ほか（2010）25)は，繰り返し荷重が弱面の強度を低下させることを確認し，強

振動をともなう荷重反転が斜面の強度を低下させる可能性について言及している．しかし，地

すべり斜面に及ぼす地震力の影響は明確になっておらず，地震のマグニチュード，震央からの

距離が地震による影響として考えられている（土木研究所，200715)）． 
 国内では火山灰や軽石等の火山砕屑物が広く分布し，降雨や地震によって多くの地すべりや

崩壊が引き起こされてきた．例えば 1968 年十勝沖地震では東北地方北部から北海道南部にか

けて震度 5～6 の揺れを引き起こし，八戸市西部や五戸町東部地域に崩壊が集中的に発生した

（東北大学理学部地質学古生物学教室，19696v）．この崩壊の素因として，すべり面の火山灰

層の透水係数が 3×10-6m/s と周囲に比べて透水性が低かったことや，軽石や火山灰が化学的風

化によりハロイサイトと呼ばれる粘土鉱物を形成していたこと（吉田・千木良，201227)）が考

えられている．また地震前の 3 日間で地域により 160～210mm の降雨があり（東北大学理学

部地質学古生物学教室，196926)），地震とともに崩壊の主たる誘因であると考えられている．

堆積岩体の地すべりの例としては 2004 年新潟県中越地震による地すべりがあり，層理面に平

行なすべり面を持つ地すべりが多発した（千木良，200528); Chigira and Yagi, 200629)）． 
 地層堆積時もしくは堆積後における海底地すべりの発生要因は，川村ほか（2017）12)によっ

てこれまでの研究成果がまとめられている．しかし，多くの海底地すべりは水深 200m-300m
以深の大陸斜面やコンチネンタルライズ（大陸斜面と深海底の間で堆積物によって作られた斜

面）の海底で発生し，長期的な調査・観測が困難であるため陸上地すべりほど調査・研究が進

んでいない（大八木，200420)）．海底地すべりの発生メカニズムとして，地震，火山活動，侵

食・堆積，温暖化，海水準変動，メタンハイドレート分解，大水による海底湧水，沿岸域の開

発などが考えられる（森田，201430); 川村ほか，201712)）．また，海底地すべりでは斜面や弱

面が滑りに影響するが，岩石の間隙は通常完全に飽和しているため，間隙水の飽和度は変化し

ない．さらに，深部の海底は環境的に安定しており，波浪・潮汐の影響はある程度の深度以深

では無視できる．したがって，海底下において発生しうる環境変化は地震動や津波による圧力

変動であると考えられる（山田・松岡，200814)）．  
樺澤・國生（2004）31)は，海底地すべりが大規模化する要因として，液状化による水膜現象
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を提唱した．地震により地盤が液状化すると，密度の高い土粒子が沈下し，間隙水が地表へ向

けて上昇する．その際に地盤に透水性の低い層（低透水層）が存在すると，間隙水は低透水層

直下に貯留し，余剰間隙水圧領域（水膜）が形成される．水膜はせん断強度が低いため，傾斜

勾配が安息角よりも低い地盤においても，上部の地層が水平方向に移動する現象（側方流動）

を引き起こす可能性がある．図 2.2.1-3 に，樺澤・國生（2004）31)が行った室内砂箱実験の例

を示す．低透水層（シルトシーム）を含む 3 層の模型地盤を作製し，液状化により水膜が形成

される過程を観察した（図 2.2.1-3a）．図 2.2.1-3b にシルト層が有るケース，図 2.2.1-3c にシ

ルト層がないケースを示す．シルト層がないケースでは，全体が沈み込むように砂が流動し，

側方流動は殆ど確認できていない．一方，シルト層があるケースでは，振動を与えると下層が

液状化を起こし，シルト層下部に水膜が形成され，その水膜に沿うように上層が流動した． 

 
図 2.2.1-3 水膜現象が地盤の側方流動に与える影響（樺澤・國生，200431)）． 

（a）実験模型の概略図．（b）シルト層直下に水膜が生じた場合の流動状態．（c）シルト層がない場合の流動

状態． 
 
2.2.1.3 海底地すべりの再滑動が中深度処分の埋設地に与える影響 
 本研究で対象とする海底地すべりを再滑動させる作用力として，主に重力による作用力を想

定し，地殻応力を作用力とする断層活動とは区別して検討する．重力作用によって再滑動する

ためには，上載荷重の増加，支持地盤の削剥，間隙水圧の上昇，すべり面の物質特性値の変化

が考えられる．また，本研究で対象とする海底地すべりが再滑動する状態を設定する際には，

中深度処分の埋設地という環境下において，今後 10 万年間程度の期間に生じる自然条件を考

慮する必要がある．なお，埋設地周辺は，指定廃棄物埋設区域の規制（核原料物質，核燃料物

質及び原子炉の規制に関する法律 第五十一条の二十七（区域の指定）及び第五十一条の二十

九（掘削の禁止））があるため，人工的な掘削行為に関しては本報告では考慮しないこととする． 
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図 2.2.1-4 地すべりが埋設地に与える影響． 

（a）削剥による支持地盤の喪失，（b）地すべりによる離隔の減少，（c）地すべりによる埋設地への著しい影

響． 

 
 図 2.2.1-4 に，典型的な例として，削剥によって海底地すべり面が滑った時に埋設地に与え

る影響について示す．図 2.2.1-4a は過去の海底地すべり面が沿岸域まで及んでおり，海食の影

響によって支持地盤が削剥される様子を示している．海底地すべり面が不連続面である場合，

海底地すべり面（もしくはその一部）は相対的な弱面となり，地すべりが生じることが考えら

れる．図 2.2.1-4b は地すべりが起きたことにより，埋設地と地表面との離隔が十分でなくなっ

た場合，図 2.2.1-4c は埋設地周辺に直接的な影響を与える場合を示している．  
 原子力規制庁の「中深度処分における廃棄物埋設地の位置に係る審査ガイドの骨子案（以下，

位置に係る審査ガイド）」においては，「廃棄物埋設地を設置する区域に地すべり面が存在する

可能性が確認された場合は，当該地すべり面が現在の地形その他地質環境状態を考慮した上で，

重力作用による変位が生じる可能性が明らかに高いものについては，このような場所を避けて

廃棄物埋設地が設置されることを確認する．（抜粋）」としている．また，位置に係る審査ガイ

ドでは，海底地すべりの再滑動に関係のある項目として，主に以下の二つの規制要求をしてい

る． 
・深度の確保に係る規制要求：「埋設地は，10 万年間は侵食作用を考慮しても隔離に必要な深

度（70m）を確保する」 
 中深度処分の許可基準規則の解釈では，「「侵食による深度の減少」とは，隆起や気候変動に

よる大陸氷床量の増減等に起因する海水準変動に伴う侵食，風食に加えて，河川が近くにある

場合は下刻の進展に従って谷幅が広がるような側方の侵食を含み，海岸に近い場合は海食によ

る侵食量を考慮した深度の減少をいう．（抜粋）」としている． 
・断層に係る規制要求：「埋設地は，10 万年間は断層等による著しい影響を及ぼすおそれのな

い区域に設置する」 
 したがって，中深度処分の埋設地において，陸化した海底地すべり面が再滑動する際に想定
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すべきケースは，深度の確保と埋設地周辺の岩盤への直接的な変動ということになる．つまり，

短期的・長期的な変化を発生要因として埋設地周辺に存在する海底地すべり面が再滑動するこ

とにより，（i）表層面が削剥され埋設地と地表面との離隔が確保できなくなる場合，及び（ii）
埋設地周辺の岩盤に著しい変動を及ぼす場合を避けるための判断指標及び評価方法が重要であ

る． 
 
2.2.1.4 海底地すべり面の再滑動性の評価 
 海底地すべりの再滑動が中深度処分の埋設地に与える影響を踏まえ，海底地すべり面の再滑

動性を評価する際に必要な視点として，以下の三つについて整理する． 
（I）海底地すべりブロックを含む斜面脚部の削剥による不安定化について 
（II）海底地すべり面およびその近傍の水理・力学的な不連続性について 
（III）海底地すべりブロックを含む斜面の再滑動性について 

 まず，（I）では，河川の下刻や海食による斜面脚部の削剥の可能性を検討し，削剥が及ばな

い場合は，基本的に再滑動性はないと考える．次に（II）では，海底地すべり面およびその近

傍が力学的・水理学的な不連続面でない場合は，すべり面及びその近傍は弱面とならないため，

海底地すべり面における再滑動は基本的にしないと考える．最後に（III）では，①斜面形状，

②海底地すべり面の形状（傾斜・深度・位置等を含む），③海底地すべり面にかかる上載荷重，

④海底地すべり面のせん断強度，⑤海底地すべり面に作用する間隙水圧に関する情報に基づき，

斜面安定解析により海底地すべり面の再滑動性の評価を行う． 
 
（I）海底地すべりブロックを含む斜面脚部の削剥による不安定化について 
・河川や海による侵食が想定されない場合（埋設地が内陸で周囲に河川がない場合） 
 基本的なケースとして深度 70m-100m に埋設地があり，内陸で周囲に河川がない場所につい

て検討する．本ケースの場合，支持地盤の削剥が起こる可能性が低いので，重力の作用力によ

って過去の海底地すべり面が再滑動する可能性も低い．上載荷重の増加や間隙水圧の上昇，並

びにすべり面の物性値の変化が生じても，支持地盤があり地すべりの変位が生じる領域が存在

しないため，地すべりが再滑動する可能性は低い．また，日本列島の多くの場所では今後 10
万年間は隆起すると考えられるが（Waelbroeck et al., 200232)），埋設地を含む広い地域におい

て全体的に隆起する場合は，やはり変位が生じる領域が存在しないため，地すべりが再滑動す

る可能性は低い．一方，局所的に埋設地が隆起する場合（地殻応力による撓曲等）は，事前に

このような場所を避けて埋設地が設置されることを確認すべきであり，ここでは考慮しない．

したがって，内陸で周囲に河川がなく河川や海による侵食が想定されない地域においては，海

底地すべりの再活動性を検討する必要性は低いといえる． 
 
・河川や海による侵食が想定される場合（埋設地が沿岸域で周囲に河川がある場合） 
 次に，深度 70m-100m に埋設地があり，沿岸近辺で河川が周辺に存在する場合について考え

る．海水準変動は約 10 万年周期で繰り返し，おおむね 1 回の氷期－間氷期サイクルを経験す

ことが知られており，沿岸域では海水準変動による海進によって海食の進行が速まることが知

られている（Waelbroeck et al., 200232)）． 
 また，河川の下刻（河川の水流が川底を浸食する作用）による側方の侵食の影響についても

考慮する必要がある．今後 10 万年間の予測を行う場合，現在の河川の流路において，河川の

下刻による影響を考慮して海底地すべり末端部の支持地盤が削剥されないことを確認する必要

がある．一方，10 万年以上，具体的には氷期－間氷期サイクル 1 サイクル以上を予測する場合，

埋設地の地形状況によっては次の海退時期に河川の流路が変化する可能性があるため，下刻の

進展がどこで起きるか特定することが困難な場合がある．したがって，河川の流路が変化する
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可能性をふまえて，河川の下刻による影響を考慮しても支持地盤層が削剥されないことを確認

することが望ましい． 
 河川の下刻量に影響を与える要因は，河川形態（集水域，平均傾斜度），河床の岩石強度，隆

起量，降雨量，及び海水準変動等が考えられる．これらの中で，特に海水準の変動は，河川の

下刻量の最大値に影響を与える．最終氷期最盛期には，海水準は現在よりも最大で約 140m 低

くなると考えられており（Clark et al., 200933)），河川の侵食基準面も海水準に追随して変動す

るため，今後の河川の最大下刻量は，現在と最終氷期最盛期の海水準の差に概ね等しい．幡谷

ほか（2016）34)は河川の河口部における過去の下刻量について詳細な検討を行い，地域差・地

形差が下刻量に大きく影響するものの，概ね最大下刻量＝－（隆起沈降量＋100）m の範囲に

収まることを報告している（図 2.2.1-5）．中深度処分の埋設地の深度 70m-100m 程度に存在す

る海底地すべりの末端部が削剥される可能性は，現地形と河口部から上流へと遡及する河川侵

食速度の双方を考慮して検討する必要があると考えられる． 
 

 
図 2.2.1-5 （a）流域面積と沖積層基底の最深部の深さの関係，（b）後期更新世以降の隆起・

沈降量（x）に対する沖積層基底の最深部と MIS5e 海成段丘（旧汀線アングル，海成層頂面）

からの深度（y）の関係（幡谷ほか，201634)）． 
 
（II）海底地すべり面およびその近傍の水理・力学的な不連続性について 
 削剥による斜面の不安定化の可能性がある場合，陸上地すべりと同様に海底地すべり面も斜

面の安定解析による評価が行なわれる．埋設地周辺に過去の海底地すべり面が存在していても，

力学的・水理学的に不連続面ではない場合は，海底地すべり面が弱面として地すべりに影響す

ることはない．一方，過去の海底地すべり面が力学的・水理学的に不連続面である場合，その

不連続面を弱面として地すべりが発生する可能性があるため，海底地すべり面及びその近傍が

不連続面であるかどうかを判断することが重要である． 
 過去の海底地すべり面は，隆起等の長期間の地殻変動の作用を受けて陸化しており，地すべ

りとしての滑動時期は通常の陸上地すべりよりも古い．そのような海底地すべり面は地下環境

において圧密等の応力状態を経験しているため，地すべり面が見かけ上固結していることが考

えられる．これらの海底地すべり面及びその近傍が，上下層に比べて著しく力学的・水理学的

に不連続であることを調べるためには，地すべり面の岩石試料を直接採取し，適切な室内実験

において直接的に地すべり面を含む周囲の物性値を測定することが妥当である． 
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図 2.2.1-6 地すべり移動体および断層岩類の破砕度区分（断層角礫・断層ガウジ中の P, R1, Y

はそれぞれ複合面構造の P 面（P_foliation），R1 面，Y 面を示す）（脇坂ほか，201238)）． 
 

表 2.2.1-1. 図 5における地すべり移動体および断層岩類を構成する破砕岩類の識別と破砕度

区分（脇坂ほか，201238)） 

 
 
 海底地すべり面の物質特性は，様々なタイプが存在する．山崎（2011）35)はすべり面の形状

や粘土鉱物とせん断強度についてこれまでの研究を整理している．すべり面の微細構造や含有

鉱物を堆積岩や変成岩分布地域ごとの分類を行っており，緑色凝灰岩，結晶片岩，風化泥質片

岩などについての整理をしている．海底地すべり堆積物は，主に砕屑物または火山岩からなる

ブロックが泥質マトリックスに囲まれる乱堆積物である（Utsunomiya et al., 201811); 池原・宇

佐見，201836)）．しかし，沈み込み帯における乱堆積物は，プレート境界断層に沿うせん断や，

泥ダイアピルとしても形成され，海底地すべりとの区別が明確に規準化されていない（山本，

201037); 森田，201430)）．同様に，地すべりによって破砕された岩石と断層角礫の区別も明確

化されていない．脇坂ほか（2012）38)は，四万十帯の地すべりについて，地すべり移動体を特

徴づける破砕岩と断層角礫の違いについて報告している（図 2.2.1-6, 表 2.2.1-1）．断層角礫は

高拘束圧条件下，地すべり移動体の無構造角礫は低拘束圧条件下で形成されるものと考えられ，

図 2.2.1-6 に示すようにその違いは破断面構造に現れる．例えば，地すべり面の拘束圧は断層

が活動するときのようにせん断面が形成されるほど高くないので，破断面は無効造な角礫岩と

なる．また地すべり面の頭部は引張応力場であるため，鉛直に近い引張割れ目が形成される．

地すべりによる破砕岩を地質学的認定・区別するには，せん断破砕帯やその破面を観察し破砕

度（引張り割れ目の多い岩盤，無構造で角礫と基質との粒径に不連続がある角礫岩，砂～粘土）

を区分し，破砕度ごとの岩石の分布位置および頻度を整理することが重要である（表 2.2.1-1）． 
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一方，Skempton（1985）39)は地すべり面の粘土含有率と残留せん断強度について整理して

いる．粘土含有率が 25%未満の場合，残留応力はほとんど現れず，50%以上になると粘土鉱物

の滑り摩擦強度が残留せん断強度を決める支配的な要因となる．また，粘土含有率が 25%～

50%の場合は粘土粒子の割合とその性質に依存するとしている．残留せん断強度は約

100mm/min より早い変位速度では，その挙動が変化するため高速せん断試験が行えるリングせ

ん断試験等の開発を行っている．また，Zhang and He（2013）40)は，断層帯から採取した天

然ガウジの摩擦すべりの性質についてより詳しく調べている．ここでは，摩擦の速度依存性と，

粘土含有量と摩擦係数の関係（図 2.2.1-7）について複数の実験結果を整理している． 
 

 
図 2.2.1-7 Coefficient of friction（摩擦係数）と粘土含有量の関係． 

実験は，常温下でせん断速度 1.22μm/s で行っている．coefficient of friction, μは μ=τ/σeff,で正規化し，ここで，

τはせん断応力，σeff は有効垂直応力である（Zhang and He, 20134)）． 
 

 また，せん断力によって直接変形に関わらなかったすべり面においても，地震動による繰り

返しの載荷を受けている場合，せん断応力を受けた痕跡である脈構造が残さる可能性について

も指摘されている（森田，201430)）．陸上地すべりの例ではあるものの，亀谷ほか（2010）25)

は，地震時の斜面崩壊に関してすべりが生じた地点の岩石試料を採取し，室内実験によるせん

断強度と載荷方向の反転を伴う繰り返し荷重の影響について報告している．採取した岩石試料

のすべり面には凝灰質砂岩層が存在し，すべり面の上面は生痕化石によって擾乱されており凹

凸が多いが，下面は上面に比べ平滑である．また，下部岩石の風化シルト岩と凝灰質砂岩との

境界周囲には酸化鉄による茶褐色体が存在し，凝灰質砂岩層の下面がすべり面となって滑動し

た可能性が高いと考察している（亀谷ほか，201025)）．このように，海底地すべり面およびそ

の近傍が不連続面であるかどうかは，様々な要因（地すべり発生要因，堆積領域，及び堆積後

の地殻変動等）で変化するため，海底地すべりごとの個別の評価が必要である． 
 

（III）海底地すべりブロックを含む斜面の再滑動性について 
 海底地すべりの脚部が海食等によって削剥され，且つ海底地すべり面およびその近傍が相対

的に弱面である場合，海底地すべり面にそって地すべりが発生する可能性がある．地すべりの

運動ブロック毎に運動方向に沿った断面における斜面安定解析を行うため，（i）すべり面にか

かる垂直荷重及びせん断荷重，（ii）せん断強度（地すべり面の性状を含む）及び周辺岩盤の力
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学特性，（iii）作用しうる間隙水圧について斜面の形状と将来的な削剥作用を考慮した整理を行

う必要がある． 
 斜面の安定解析式には，Fellenius 法，Bishop 法，Janbu 法など様々なものが提案されてい

る．基本的には，すべり土塊をブロックごとに分割し，対象とする地すべりブロックの土塊重

量とすべり面の傾斜から，すべり面ブロックに係る垂直荷重及びせん断荷重を算出する．すべ

り面に沿うせん断強さとすべり面に沿って滑ろうとする力の比によって安全率が求められる． 
 土質力学的な地すべり安定性は一般に安全率（Fs）で表され，安全率の定義には次の 2 式が

ある（足立，200241)）． 

安全率(𝐹𝐹𝑠𝑠) =
すべり面上のせん断抵抗力

すべり面上に作用するせん断応力
              （1） 

安全率(𝐹𝐹𝑠𝑠) =
滑動に抵抗する力のモーメント

滑動を起こそうとする力のモーメント
            （2） 

式（1）はすべり面が直線であるときに，式（2）は曲線であるときに利用される．Fs<1.0 であ

れば斜面崩壊（斜面滑り）が起こり，Fs>1.0 であれば斜面が安定を保つことになる．足立（2002）
によると，Fs の値は以下の理由から世界的に 1.2～1.5 程度の値が利用されている．①盛土工事

は，工学が学問として成熟するよりもはるか昔から経験をもとに行われてきており，その経験

の結果は上記の安全率程度であった．②盛土が滑り破壊を起こしても，建物が倒壊するのに比

べると人命への被害など，被害のレベルが低く，あまり大きな安全率を見込むのは不経済な設

計・施工となる．③盛土された地盤は時間の経過とともに，圧密が進行し強度が向上する．し

たがって，長期の安全率は大きくなる傾向にある．ただし，切土（切り取り斜面）の場合には

逆の傾向にあるので注意を要する． 
 地盤に直線的な不連続面がある場合には，安全率は以下の式で表される． 

𝐹𝐹𝑠𝑠 =
𝜏𝜏𝜏𝜏

𝑊𝑊sin𝜃𝜃
                            （3） 

ここで W は滑り土塊の奥行き単位幅あたりの重量（kN/m），𝜏𝜏は地盤のすべり面のせん断強さ

（kN/m2），l はすべり面の長さ（m）である．分子の𝜏𝜏𝜏𝜏は粘性土への急速載荷の場合には非排水

せん断強さ𝑆𝑆u𝑙𝑙をとり，砂質土あるいは粘性土への緩速載荷の場合には𝑐𝑐’𝑙𝑙+𝑊𝑊𝑊𝑊𝑊𝑊𝑊𝑊θ𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡φ’をとる．

c’とφ’はそれぞれ有効応力表示における粘着力（kPa）とせん断抵抗角（kPa）である．施工な

どにおいては粘土地盤上に盛土を行った場合，直線すべりではなく面が円弧状になる場合が多

い．そこで，滑り面が地盤条件により直線になる以外では滑り面の形状を円弧として考えて安

全性を検討する．円弧滑りの安定解析では，土塊を n 個のスライスに分割して安定解析を行う

スライス法が利用される．円弧の半径を r, その中心点を O とし，右側から数えて i 番目のスラ

イスに対して力の平衡と破壊条件式を作る．i 番目のスライスの滑り面に作用する垂直力を Pi

（=Wisinαi），せん断力をτi として安全率 Fs は以下の通りになる（Fellenius 法）． 

𝐹𝐹𝑠𝑠 =
∑ 𝜏𝜏𝑖𝑖𝑙𝑙𝑖𝑖𝑟𝑟𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

∑ 𝑊𝑊𝑖𝑖𝑟𝑟sin𝛼𝛼𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

=
∑ 𝜏𝜏𝑖𝑖𝑙𝑙𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

∑ 𝑊𝑊𝑖𝑖sin𝛼𝛼𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

                   （4） 

このうち透水性の低い粘土層への瞬間載荷の場合には 

𝐹𝐹𝑠𝑠 =
∑ 𝑠𝑠𝑢𝑢𝑢𝑢𝑙𝑙𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

∑ 𝑊𝑊𝑖𝑖sin𝛼𝛼𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

                          （5） 

砂質土もしくは粘土層への緩速載荷の場合には 

𝐹𝐹𝑠𝑠 =
∑ �𝑐𝑐′𝑖𝑖𝑙𝑙𝑖𝑖 + 𝑊𝑊𝑖𝑖cos𝛼𝛼𝑖𝑖tan𝜑𝜑′𝑖𝑖�
𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

∑ 𝑊𝑊𝑖𝑖sin𝛼𝛼𝑖𝑖𝑛𝑛
𝑖𝑖=1

                    （6） 

となる． 
 すべり面の安定解析には他にも有効応力解析を前提とした Bishop 法や，水平方向の力の釣
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り合いも考慮した Janbu 法などがあるが，解析に必要とするパラメータは基本的には同様であ

る．また，三次元安定解析式も提案されており，地すべりブロック間の力の伝達や，底面のす

べり面の他に側壁・滑落崖・末端部のせん断強度を室内実験から求めそれらを解析式の入力値

として解析結果が得られるようになっている．  
 陸上に現れた過去の海底地すべり面の滑動性に応用して評価する場合，使用するパラメータ

は条件として仮定するものが多い．過去の海底地すべり面が陸上での地すべり面となる場合，

せん断応力τや非排水せん断強さτ’, 粘着力 c’やせん断抵抗角φ’は海底地すべり面のせん断

応力となり，実際にすべり面の試料を取得することができれば室内岩石実験から求めることが

できる．すべり面の長さ l や斜面の角度θは，地質調査から得られた海底地すべり面の状況か

ら代入する．土塊の単位幅あたりの重量 W は，地質調査から得られた海底地すべり面までの高

さ，土粒子密度，空隙率，飽和度から求まる．飽和度については地下水位や降雨状況によって

変動するが，安定性解析には飽和状態を仮定することが適切であると考えられる．すべり面の

形状および深さについては，過去の海底地すべり面が弱面であればある程度規定されるものの，

地すべりの幅からすべり面深度を推定する概算の経験的な推定値も報告されている（渡・小橋，

198742)）． 
 通常の陸上地すべりでは，上載荷重には，岩石，間隙水量，及び植生が影響する．岩石は短

期的には変化しない荷重，間隙水量は豪雨などによる繰り返し荷重，また植生は生長によって

変化する漸増荷重と考えることができる（高谷，200843)）．今後 10 万年間に起こりうる上載荷

重の変化としては，海水準変動による地下水面の変化，地殻変動（隆起・沈降）や物質移動（堆

積・侵食）による堆積物の増減が考えられる．また，上載荷重は想定する地すべり移動体形状

（円弧すべり，層面すべり等）や大きさによっても変化する．過去の海底地すべりが弱面であ

った場合，今後起こりうる陸上地すべりがその弱面の一部に沿って移動する可能性は十分に考

えられる． 
地すべり面や周辺岩盤に作用する間隙水圧や，地下水の浸透の影響は，斜面崩壊の原因の多

くに関わっており，斜面の安定計算の中にも取り入れられている．通常，間隙水圧は有効応力

の原理に基づいて体積圧（間隙圧と浮力）として扱われるべきものであるが，安定解析では地

すべりブロックの下面に働く作用力（水圧）に置き換えて扱っている． 
また，過去の海底地すべり面が水の通りやすい高透水層と不透水層が隣接している場合，そ

の高透水層が水みちとなり，斜面土層に局所的に過剰間隙水圧がかかる可能性がある（図

2.2.1-8; 小橋・佐々，199044)）．せん断帯に発生する状属せん断面（リーデルせん断，スラス

トせん断）などの微細なき裂を通じて，すべり面に水圧が伝わっていると推定される（山崎，

201135)）．図 2.2.1-8 ではクラックが高透水性の水みちとして表されているが，過去の海底地す

べり面が高透水層である場合，同様に過剰間隙水圧の原因になりうる．これは海底地すべりを

介した間接的な地すべり誘発メカニズムである． 
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図 2.2.1-8 水みち（クラック）を通して斜面土層にかかる過剰間隙水圧（小橋・佐々，199044)） 

 
2.2.1.5 海底地すべり面の再滑動性を評価するための試験について 
 陸上地すべりの既往研究でも明らかなように，原位置における地すべりの直接的観測は自然

状態におけるすべり挙動解明・評価のための最も有効な手段であることは間違いない．しかし

ながら，その発生事象の規模や確率は不明であり，再現することは困難である．一方，室内実

験では理想的な応力場を作り，種々のパラメータのもとにデータ取得できるメリットがあり，

蓋然性の高いモデル構築には室内試験は必要不可欠である．加えて，過去の海底地すべり面は，

隆起によって陸化するまでに地下環境において圧縮状態にあり，長期的に滑動していないこと

が考えられる．そのような地すべり面は見かけ上固結している可能性があり，水理学的・力学

的弱面であるかどうかの判断が容易ではない．したがって，陸化した海底地すべり面の再滑動

性の評価のためには，すべり面及び周辺岩盤の摩擦係数，透水係数・空隙の分布等を実験的に

調べることが重要である． 
 上述した土質力学的な斜面安定性解析手法を踏まえ，室内実験で測定すべき項目を以下に挙

げる．土塊重量を求めるための基礎物性値として，土粒子密度及び空隙率を測定する必要があ

る．また，室内岩石実験からは力学パラメータとしてせん断応力，非排水せん断強さ，粘着力，

せん断抵抗角，弾性波速度を測定する．さらに，地すべりを引き起こす間隙水圧の上昇は，構

成する地層の透水性と密接に関係しているため，透水実験から取得した岩石の透水係数を求め

る．また，堆積環境や地すべりによる力学的・水理学的異方性が存在することも想定されるた

め，多方向の試料を実験用に整形可能な場合は，それぞれの方向に対して実験を行うことが重

要である． 
 このような地すべり面を対象にした水理・力学実験としては，一面せん断試験や三軸圧縮試

験，リングせん断試験が有効な試験として考えられる．室内せん断－透水試験手法については，

三谷（1999）45)や産業技術総合研究所（2014）46)で整理されている．最近でも，断層や地すべ

りの再滑動について検討するため，せん断試験に関する研究が多く報告されている．例えば，

Elkhoury et al.（2011）47)や Candela et al.（2015）48)は，真三軸試験装置を用いた一面せん断

試験を行い，振動させた間隙水圧をせん断面に作用させることにより試験の前後で透水性が上

昇することを示し，振幅・周期・流量との関係性について検討している．また，Cuss and 
Harrington（2016）49)や Scuderi and Collettini（2016）50)は，一面せん断試験によって，断層

ガウジをせん断変形させた時の水理・力学挙動について調べている． 
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図 2.2.1-9 大型真三軸試験装置（圧力容器設置時）． 

 
 既往の一面せん断試験では，止水の難しさなどから一般的にはすべり面に間隙水圧を作用さ

せない試験が行われており，すべり面に作用する間隙水圧が適正に評価されていない可能性が

ある．このため，産業技術総合研究所地質調査総合センターが保有する大型真三軸試験装置（図

2.2.1-9）を利用して，すべり面にかかる間隙水圧の影響を検討可能な試験が可能か検討を行っ

た．この大型真三軸試験装置では，3 主応力軸に独立に載荷することが可能であり，また岩石

を変形・破壊させながら 2 方向の透水特性・間隙水圧を測定・解析できる（Sato et al., 201851); 
Panaghi et al., 201852)）．具体的には，円柱供試体を用いる通常の三軸試験装置とは異なり，断

層面（破断面）の発生位置を中間主応力軸と平行に制御でき，断層面（破断面）に平行な方向

（中間主応力軸）の間隙水圧・透水特性を測定することにより，応力・間隙水圧が断層の変位・

透水特性に与える影響を計測・解析できる ．また，本試験機は，試験の目的に応じて応力・荷

重・変位制を選択することができる．応力制御は圧力容器外のロードセルのフィードバックに

よって，荷重制御は圧力容器内の最大種応力方向（Z 軸方向）のロードセルのフィードバック

によって行う．変位制御は，圧力容器外のピストンストロークの変位計のフィードバックによ

って行う．応力・間隙水圧を制御した真三軸試験結果と，現在までに得られている原位置観測

結果を加味することにより，より精度の高い地すべりや断層の力学モデル構築が可能と思われ

る． 
 一般的な岩石試験機と同様に，流体の圧力及び流量は透水ラインに接続されているシリンジ

ポンプを介して制御する．透水試験については，Li et al.（2002）53)や Sato et al.（201654), 201851)）

が同様のシステムを用いたものを報告している．例えば，Sato et al.（2016）54)はフローポン

プ法による透水試験を幌延堆積岩について行っており，供試体中の水頭の収束過程を示してい

る（図 2.2.1-10）． 
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図 2.2.1-10 水頭差の経時変化．長さの違う 5 つの円柱供試体について水頭差の収束過程を

示す（Sato et al., 201654)） 
 
 本試験では，通常の三軸圧縮試験と同様に，飽和度及び間隙水圧は供試体中で一定になるよ

うに制御する．したがって，岩石供試体中の一部（例えば，地すべり面）だけに高い間隙水圧

を与えるような間隙水圧分布を制御することは想定していない．実際の地すべり面の計測にお

いても，間隙水圧や飽和度の影響（時間・空間分布等）がどれくらい周辺に及んでいるかを計

測し把握するのは難しいといえる．また，地すべり面の不均質性から均一に間隙水圧はかかっ

ていないと考えられ，周辺岩盤の透水性の影響によって間隙水圧が徐々に消散することも当然

想定される．地すべり面の空間的なスケールから考えると，実験で用いる供試体の全体の間隙

水圧を高くすることは，地すべり面のアナログ実験としては妥当であると考える．実験で再現

の難しい間隙水圧分布の影響については，別途，数値計算等による検討が必要である．また，

間隙水圧以外にも，実験結果の評価として寸法効果や，露頭付近での長期間の減圧や風化を最

終的には考慮する必要があるものの，実際のすべり面の力学的パラメータを知るためには，現

位置の力学条件を再現した室内岩石実験による結果を使用することが適切な手法であると考え

られる． 
産業技術総合研究所地質調査総合センターが保有する大型真三軸試験装置の特徴を生かしつ

つ，本課題に最適な新しい一面せん断試験機を作成することを目的として，以下に挙げる 2 つ

の試験装置について設計を行った． 
（i）2 軸のピストンを用いた一面せん断試験装置 
（ii）2 軸のピストン及び圧力容器を用いた一面せん断試験機装置 
以下にそれぞれの詳細について述べる． 
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図 2.2.1-11 大型真三軸試験装置の 2 軸のピストンを用いた一面せん断試験装置設計図． 

（a）せん断透水試験組立図，（b）せん断透水箱組立図． 
 
（i）2 軸のピストンを用いた一面せん断試験装置について 

本試験機の設計図（案）の概要図を図 2.2.1-11a に，せん断用冶具の拡大図を図 2.2.1-11b に

それぞれ示す．本装置は，岩石をはじめとする地質材料のせん断試験を行うもので，既存の大

型真三軸試験装置の二つのピストンにより垂直載荷及びせん断載荷の制御を行う．供試体のせ

ん断面，またはせん断に直行する方向に透水ラインを設置する．岩石供試体のサイズは 100×
100×100[mm]を想定しており，最大変形は 5%，最大間隙水圧は 1MPa を想定している． 
 本試験機では圧力容器を使わないため，岩石の変形やき裂構造及びその発達過程について直

接外部から観察することができる．例えば，外部からの可視化が可能な材料を用いることで，

ビデオ観察可能により岩盤内部構造のマクロ的な変形・亀裂発達過程と力学特性の変化を把握

できる．朴ほか（2008）55)は，ピストンに平行な平面にアクリルプレートを用いて，インタク

トな岩石状態から破壊後までのせん断破壊過程を観察し，画像解析によって割れ目近傍の垂直

変位を推定している．一方，Li et al.（2008）56)は，せん断箱の底面材料の一部にアクリルを使

用し，せん断面に着色した流体を流すことによって，せん断力載荷中に変化するフラクチャー

ネットワークを可視化することに成功している．また，CT 観察により一面せん断試験後のミ

クロ的な変形・亀裂構造を把握し，マクロ的に把握された変形・亀裂構造との関係や両者の発

達領域の差異について検討し，供試体側面に発達する目視可能なマクロ的な亀裂・変形構造等

と CT 観察等に基づくミクロ的な微細構造に基づく力学・水理学的影響範囲との

natural-analogue 的な比較検討を行うことも可能である． 
 本試験装置の利点として，上述したようにせん断載荷中の岩石変形構造が可視化できること，
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せん断ひずみが 5%程度追随できること，岩石試料の寸法が比較的大きいことなどが挙げられ

る．一方，不利な点として，間隙水圧が 1MPa 程度（静水圧で深度 100m 程度）までしか与え

られないこと，シーリングの方法は確立しておらず，試験装置やせん断箱毎の試行錯誤的な工

夫が必要である．具体的には，シーリングのためにはせん断変形に追随できるゲルシートを挟

ませる必要があることや，上下のせん断箱の間にも隙間ができるため変形を許容しつつリーク

しない工夫が必要である． 

 

図 2.2.1-12 大型真三軸試験装置の 2 軸のピストン及び圧力容器を用いた一面せん断試験装

置設計図． 
（a）真三軸容器組立図，（b）食い違い型エンドピース詳細図． 

 
（ii）2 軸のピストン及び圧力容器を用いた一面せん断試験装置について 

本試験機の設計図（案）の概要図を図 2.2.1-12a に，食い違い型エンドピースの詳細図を図

2.2.1-12b にそれぞれ示す．本装置は，岩石をはじめとする地質材料のせん断試験を行うもので，

既存の大型真三軸試験装置の二つのピストン及び圧力容器により垂直載荷，せん断載荷，及び

それらと直行する方向（X 方向）の載荷の制御を行う．供試体の上部と下部に食い違い型のエ

ンドピースを配置し，鉛直方向のピストンによって載荷することにより，岩石にせん断力を作

用させる．水平方向のピストンによって，食い違い型エンドピースを載荷することで生じる回

転モーメントを低減させることができる．また，Y 軸及び Z 軸の二つのピストンに加え，X 軸

方向の最小主応力を油圧によって制御することができるため，地下の三軸圧縮応力状態を模擬

することが可能である．これは，通常の一面せん断試験装置で実現することは難しく，朴ほか

（2008）55)でも課題として挙げており，真三軸試験装置の一つの大きなメリットである．透水
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ラインは供試体のせん断面，またはせん断に直行する方向に設置する．岩石供試体のサイズは

35×35×70[mm]を，最大間隙水圧は 40MPa を想定している．本試験機では圧力容器を使用す

るため，比較的高い間隙水圧の制御が可能である．Elkhoury et al.（2011）47)や Candela et al.
（2015）48)が行っている岩石破断面の間隙水圧を周期的に上下させるような実験も可能であり，

例えば地震前後の地すべり面の透水性の変動について検討することができる．地震発生に伴う

間隙水圧の変動に関してすべり面に与える水理・力学的な影響及びその伝播過程の理解は不十

分であり，既往の研究では得られていない実験データの取得が期待できる． 
 本試験装置の利点として，上述したようにより大きな間隙水圧を負荷させることができる

こと，地下の真の三軸圧縮状態を模擬できること，間隙水圧を周期的に上下させるような実験

ができることなどが挙げられる．一方，不利な点として，供試体サイズが一般の一面せん断試

験よりも小さいこと，大変形をさせるにはシーリングに工夫が必要な点が挙げられる．ただし，

３％程度のひずみであれば，これまで真三軸試験装置で行っている実験（三軸圧縮試験）と同

様のシリコンによるシーリングが可能である． 
 
2.2.2 堆積時に発生した海底地すべりを対象とした現地調査・室内試験に基づく再滑動性の検

討 
2.2.2.1 研究対象とする海底地すべり面の選定 
 陸上で観察できる過去の海底地すべりと推定される露頭は日本国内でも各地に存在している．

過去に滑動した海底地すべり面周辺の陸上での再滑動性を把握するため，次の条件を満たす海

底地すべり露頭を文献情報から探した． 
① 海底地すべり面と判定できる構造を確認できること． 
② 海底地すべり面が露頭に現れていて，室内岩石実験に必要な試料の採取が容易であるこ

と． 
③ 周囲の堆積環境を含めて詳細な記載がなされていること． 

 Yamamoto et al.（2000）57)は三浦半島に分布する海底地すべり面路頭について報告している．

この露頭では乱堆積層とともに地すべり変形を伴わない元の地層まで一連の変形状況を観察す

ることができる．北西から南東へ層面滑りを起こしており，露頭の西半面は乱堆積層，東半面

は元の地層の上に乗り上げる痕跡を示している．すべり面は凝灰質シルト岩の薄い層であり，

相対的に強度の高いスコリア層に対し，火山灰層は変形しやすかったと理解できる． 
 石田ほか（2015）58)は，阿南市蕨石海岸の露頭に見られる海底地すべり面の特徴について報

告している．本露頭においても，乱堆積層が見られ，地すべり岩体は変形と断片化が著しい．

海底地すべり堆積物として区別するためには，岩塊と基質の地層の種類，変形の過程，変形前

の地層層序，等から総合的に判断する必要がある． 
 高橋（1993）59)は，山形県南西部小国盆地周辺の海底地すべり堆積層について報告している．

特徴的な変形構造として，地質が明瞭な角度をもって屈曲しているものが沼沢層分布地域内の

数地点で確認している．これらの屈曲構造が海底斜面における海底地すべりが有力な成因とし

ており，褶曲などの圧縮構造に見られる短波長とは区別して判断している．本露頭の岩相で特

徴的なことは，砂岩泥岩互層ではなく，粗粒泥岩と細粒泥岩の互層であることである．これら

の岩相の相違は，海底地すべりの発生・移動気候や最終的な形態に影響を与えていると推測さ

れる． 
 久保ほか（1990）60)は，福島県浜通りに観察される海底地すべり露頭を記載しており，さら

に柳澤ほか（2003）8)により広域のテフラ層序が整理されている． 
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 Utsunomiya et al.（2018）11)は，千葉県大多喜町において連続した海底地すべり堆積層を記

載しており，さらに石灰質ナノ化石群衆やテフラ層序により非常に詳細な地質体の形成過程が

示されている． 
 本報告では上記の 3 つの条件に当てはまり，最新の知見が得られている千葉県大多喜町の海

底地すべり露頭を選定し，現地調査を行うことにした． 
 
2.2.2.2 研究対象とする房総半島大多喜町における海底地すべり面周辺の特徴（房総の地すべり

面の特徴） 
 房総半島はプレート沈み込み運動に起因する付加体と前弧海盆堆積物が隆起して陸上に現れ

た地質体であり，房総半島南部は付加体，北部は前弧海盆堆積物で構成されている．千葉県房

総半島東部には前弧海盆堆積物である上総層群黄和田層が露出し，その最上部に側方へ数 km
以上連続する海底地すべり堆積物が複数の層準に挟在する（Ogiwara and Ito, 201161); Fukuda 
et al., 201562); 宇都宮，201663); Utsunomiya et al., 201811)）．黄和田層は主にシルト岩を含み，

薄層のタービダイト性砂岩と凝灰岩層からなる．凝灰岩層は黄和田層の上位から Kd1～44 まで

順番に番号が割り当てられ，これらの層をもとに層序を対比することで地質体の形成過程や年

代の詳細を知ることができる． 
 宇都宮（2016）63)は石灰質ナノ化石群衆と鍵層となる凝灰岩層との対比の結果，黄和田層の

海底地すべり堆積物は約 1.4Ma から 1.3Ma の間に起きた海底地すべりによって形成され，層

圧 250m に達する地層が侵食されたと推定した． 
 図 2.2.2-1 は黄和田層の海底地すべり露頭を示している．火山礫層である Kd8A 下層のシル

ト層内の上部で海底地すべりの痕跡が見られる．海底地すべりを引き起こす特有なすべり面と

して火山灰層に着目した研究は広く行われ，地震による液状化により火山灰層のせん断応力が

失われることがわかっている（Harders et al., 201064); Sassa et al., 201265)）．一方で火山砕屑

物のうち粒子が角張っていて変質していない火山礫などの粒子は摩擦力をもつため，火山砕屑

物が必ずしも海底地すべりを引き起こすということではない（Wiemer et al., 201566)）．前弧海

盆に堆積するシルトや泥層は，急速な堆積による過剰間隙水圧がかかることや，続成作用によ

って固結するまでには時間がかかるため，砂層よりも強度が弱いことが知られている．本報告

で対象とする海底地すべり面は図 2.2.2-2 に示される通り，Kd8A 下部のシルト層にすべり面が

存在している．また，海底地すべりブロックの堆積時にシルト層の間隙水圧が高まり上位の

Kd8A に貫入した堆積岩脈も観察できる（図 2.2.2-2）．Kd8A は約 20cm の層厚で，粒径は

0.5~4mm ほどの粗粒砂から中礫である．海底地すべりを引き起こした要因としては，Kd8A よ

り上位の堆積層は比較的摩擦力が高い堆積物で構成され，かつ Kd8A 直下のシルト層が固結し

ておらず，海底地すべりを引き起こす強度境界となったと考えられている（Utsunomiya et al., 
201811)）． 
 図 2.2.2-3 は海底地すべり露頭から得られた試料のマイクロフォーカス X 線 CT 画像を示し

ている．図2.2.2-3aは海底地すべり面下部のシルト層を直径30mmでコアリングした試料，（b）
は海底地すべり面，下部のシルト層から火山礫層までを含む 1 辺約 25mm の角柱試料，（c）は

海底地すべり面を含む箇所を直径 30mm でコアリングした試料である．（a）と（c）の試料は

端面を整形後に三軸圧縮実験に使用した（それぞれ KS2-4H, KSV2-4）．CT 画像は密度を相対

的な輝度値として取得するため，黒く見える箇所は密度が低く，白く見えるほど密度が高い箇

所であることを示している．なおそれぞれ試料サイズや状態，撮影条件が異なるため試料間で

の密度差は直接比較することはできない．撮影条件として X 線源 300kV, 管電圧 200kV, 検出

器は FlatPanel で行い，ボクセルサイズは（a）（c）は 0.045mm, （b）は 0.024mm である．（a）
は主にシルトで構成され，試料縦方向（海底地すべり面並行方向）に層理面の構造が見られる．
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（b）は海底地すべり面を含む代表的な試料であり，シルト層から火山礫層に至る層構造が観

察できる．シルト層の中にはいくつかの火山礫が固まった球状の礫が入り込んでおり，海底地

すべり堆積時に取り込まれたロードキャストであると考えられる．海底地すべり面上部の

10mm 程は火山礫とシルトが混在している層である．（c）は（b）よりも火山礫の粒径が大き

く，火山礫の粒子の間にシルトが入り込んでいることがわかる．これは海底地すべり堆積時に

一部液状化して形成されたものと考えられる．図 2.2.2-3 の堆積岩脈からも海底地すべり面の

シルト層の間隙水圧が高まっていたことが確認できる． 
 

 
図 2.2.2-1 千葉県大多喜町の海底地すべり露頭と実験用試料採取地点． 

 

 

 
図 2.2.2-2 海底地すべり面を含む研磨片． 
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図 2.2.2-3 海底地すべり試料の X 線 CT 画像 

 
2.2.2.3 基礎物性値の測定 

 海底地すべり面周辺の岩石の基礎物性値の差異の有無を明らかにするため，岩石試料の空隙

率や密度の測定を行った．一般に砂岩のように空隙率が大きく岩石内の空隙径が大きいほど地

盤の透水性は高く，緻密な泥岩のような空隙率が低く空隙径が小さいほど地盤の透水性は低い．

降雨による水は透水性が高い貯留層を優先的に流れ，透水性が低い遮水層の上方には水が溜ま

りやすい構造になる．過去の海底地すべり面周辺の再滑動評価をする場合，海底地すべり面を

含む上下方向の空隙率分布は周辺の透水特性を推定するための一つの情報として重要である． 
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 岩石試料空隙率は，ASTM（American Society for Testing and Materials, 199967)）により基

準化された手法である水銀圧入式ポロシメータにより測定した．今回用いた水銀圧入式ポロシ

メータ（Micromeritics 社，AutoPore IV9520, 図 2.2.2-4）は 0.0015μm～250μm の空隙径を

測定できる． 
 測定試料を図 2.2.2-4 に示す．過去の海底地すべり面を挟んだ上下方向のサンプルを 1cm ご

とに切り出した．試料は図 2.2.2-4 の上から SubL-A から SubL-F の 6 試料で，SubL-B と SubL-C
の間に過去の海底地すべり面が存在する．SubL-A および SubL-B は火山灰 Kd8A を主体とし，

SubL-B は下位のシルトと混在している．SubL-C より下位のシルト層は肉眼観察において明瞭

な差異は見られない．測定に使用した岩石片はそれぞれ 1cm3 程度の大きさである． 
 

 
図 2.2.2-4 水銀圧入式ポロシメータ用試料の区分け． 

 
 図 2.2.2-5 は，SubL-A～F の水銀圧入式ポロシメータ測定結果である．横軸に空隙半径（μ

m）を log スケールでとり，縦軸は空隙径ごとの試料の空隙量との相対比率を表している．

SubL-A の火山灰層の空隙率は 43.9%と大きく，空隙径分布は 4μm が最も多かった．地すべ

り面下位のシルト岩層（SubLC～F）は空隙率 35～37.5%で空隙径分布も大きな変化はない．

SubL-B は SubL-C～F のシルト岩層に近い空隙系分布ではあるが 0.5～5μm の空隙径も見られ，

頂点が 2 つあるバイモーダルな空隙径分布を示している．従って SubL-B は火山灰と混在して

いる特徴が表れている． 
 試料の重量と水銀の圧入量の関係から得られた試料の真密度とかさ密度を空隙率とともに表

2.2.2-1 に示す．特徴的な結果として，SubL-B の真密度が他の試料よりも高いことが挙げられ，

密度の高い物質が地すべり面周囲に集中する可能性が考えられる．SubL-C 以下の試料は空隙

率と同様に真密度やかさ密度の値も安定しており，上下方向の差異は見られなかった． 
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図 2.2.2-5 水銀圧入式ポロシメータによる空隙径分布． 

 
表 2.2.2-1 水銀圧入式ポロシメータで得られた基礎物性値． 

 
 
2.2.2.4 透水試験 

 2.2.1.4 項で既述したような地盤中に局所的な過剰間隙水圧がかかる可能性を検討するため，

海底地すべり面周辺の透水性を測定した．岩石や土質材料の透水試験は，一般に試料の上流側

と下流側の圧力水頭および排出される流体の量の関係から算出される．ダルシーが行った実験

では上流側と下流側の境界における圧力水頭を一定に保つ定水位法は広く知られており，現在

でも土質材料などの比較的透水性の高い試料に対して適用されている． 

𝑄𝑄 = 𝐾𝐾𝐾𝐾
ℎ𝑢𝑢 − ℎ𝑑𝑑

𝑙𝑙
                           （7） 

ここで Q は流量（m3/s），A が試料の断面積（m2），l が試料の長さ（m）である．また，huと

hd はそれぞれ試料の上流側と下流側での間隙水頭（m）を表し，K は透水係数（m/s）を表して

いる．定水位法は比較的高い透水係数の試料の透水係数を求める基本的な手法であるが，シル
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トや泥で構成されている緻密な堆積岩は透水係数が低い場合には，変水位法やトランジェント

パルス法，フローポンプ法といった手法が適用される．これらの透水実験の中でフローポンプ

法は 10-14~10-4 m/s という幅広い透水係数の取得に対応しており（林ほか，200368)），試料の比

貯留率の算出にも適している（Sato et al., 201654)）．そこで，今回の透水実験ではフローポン

プ法を用いて透水性の測定を行った． 

 
図 2.2.2-8 フローポンプ法の概略図と境界条件（Sato et al., 201654)） 

 
図 2.2.2-9 透水実験装置の概要図（Sato et al., 201654)） 

 
 フローポンプ法試験装置は，Sato et al.（2016）54)で使用された図 2.2.2-9 の試験装置を用い

た．この試験装置は，複数の透水試験手法を 1 つの岩石供試体に対して適用可能であり，フロ

ーポンプ法の場合は，下流部のシリンジポンプを一定水頭になるように圧力制御した状態で，

上流部のシリンジポンプから一定流量の流体を供給する．この透水実験システムは大きく分け

て，間隙流体系，封圧流体系，制御・記録系および独立した温度制御系に分かれる．間隙流体

系は，間隙流体供給・圧力制御用シリンジポンプ（ISCO 社製 100DM: 最大圧力 69 MPa; 圧力

分解能 1 kPa; 流量範囲 10−5～30 mL/min），セパレート用およびトランジェントパルス実験用
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バルブを含む配管類から成る．封圧流体系は，供試体をセットする圧力容器（耐圧 50 MPa），
加圧用のシリンジポンプを含む配管類から成る．制御・記録系には，データロガー（濱田電機

社製マルチロガーJr Hm1616A）とシリンジポンプ用コントローラーおよび差圧計（Validyne
社製 DP15−42），温度センサー（熱電対）が含まれる．温度制御に関しては，実験室内に押出

発泡ポリスチレン製の断熱室を作り，断熱室の外側の室温をエアコンでコントロールすること

で透水実験中の温度変化を抑えた． 

 
図 2.2.2-10 海底地すべり面下部シルト層の透水実験用試料． 

（a）は海底地すべり面平行方向，（b）は層理面直交方向． 
 
 透水実験用の供試体は海底地すべり面下部のシルト層ブロックを切り出し，海底地すべり面

に対して平行方向と垂直方向の 2 方向に直径 50mm のコアリングをし，ディスク状にカッティ

ングした．さらに平面研削盤で試料の上下端面を平行平面にした（図 2.2.2-10）．海底地すべり

面上部の火山礫層は強度が弱くディスク状に整形することが困難であったため，三軸圧縮試験

時に定水位法透水実験を行って透水係数を取得した．形状を整えた供試体をステンレス製のエ

ンドピースで両面から挟み，封圧と間隙水圧を分けて周囲からの水の浸入を防ぐために供試体

の周囲に高粘性と低粘性のシリコンゴムをそれぞれ塗り，側面の凹凸による側面流を防いだ（林

ほか，199969)）．さらにエンドピースに O リングを装着し，熱収縮チューブ（ペンニットー社 ペ
ンチューブ SST）でジャケットした．最後に供試体を圧力容器内に設置し，上流側と下流側そ

れぞれをシリンジポンプに接続し，封圧流体と間隙水圧を制御できる状態にした（図 2.2.2-9）．
実験は間隙水圧を 1MPa に保ち，封圧を 2.0MPa, 3.0MPa, 4.0MPa の条件で行った． 
 図 2.2.2-11 にフローポンプ法透水試験結果の一例を示す．KS-N1 の封圧 3.0MPa，間隙水圧

1.0MPa の条件で，0.0008ml/min の一定流量で上流側から水を流したときの結果である．実験

値と解析解による曲線はほぼ一致し，透水係数および比貯留率を適切に評価できているといえ

る． 
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図 2.2.2-11 フローポンプ法透水実験の結果と解析解． 

 
 海底地すべり面下部のシルト層の透水実験結果を表 2.2.2-2に，グラフを図 2.2.2-12に示す．

透水係数は-11 乗オーダーの値であり層理面垂直方向よりも層理面平行方向の透水係数のほう

が若干大きい傾向が得られた．有効応力の増加に対して透水係数は減少傾向にあるが，有効応

力が 1MPa から 3MPa から上がっても減少量は 1.0×10-11m/s 未満と小さかった． 
 

表 2.2.2-2 海底地すべり面下部のシルト層試料の透水実験結果． 

 
 

KS-H1
Number

封圧
σc(MPa)

間隙水圧
σp(MPa)

有効応力
σc'(MPa)

実験室温度
(℃)

透水係数
(m/s)

誤差
dK(m/s)

比貯留率
Ss(1/m)

誤差
dSs(1/m)

1 2 1 1 24.18 3.83E-11 5.04E-12 1.88E-04 5.68E-05
2 3 1 2 23.44 3.63E-11 2.14E-12 7.67E-05 1.75E-05
3 4 1 3 23.72 3.18E-11 1.18E-12 5.23E-05 1.09E-05

KS-N1
Number

封圧
σc(MPa)

間隙水圧
σp(MPa)

有効応力
σc'(MPa)

実験室温度
(℃)

透水係数
(m/s)

誤差
dK(m/s)

比貯留率
Ss(1/m)

誤差
dSs(1/m)

1 2 1 1 22.50 2.98E-11 5.17E-12 1.94E-04 5.98E-05
2 3 1 2 23.55 3.25E-11 1.13E-12 8.33E-05 1.24E-05
3 4 1 3 23.31 2.85E-11 1.28E-12 7.70E-05 1.41E-05
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図 2.2.2-12 シルト層試料の透水係数の有効応力変化． 

 
2.2.2.5 力学－透水試験 

 海底地すべり面周辺の岩石の力学特性を把握するため三軸圧縮実験を行った．試料は海底地

すべり面上部の火山礫層からすべり面平行方向と垂直方向に 1 本ずつ計 2 本，海底地すべり面

下部のシルト層からすべり面平行方向の 1 本，海底地すべり面を含む試料の 4 試料である．全

体的に強度が非常に弱い試料であり，統一した試料の整形は困難であった．図 2.2.2-13 に三軸

圧縮実験用に整形した写真を示す．図 2.2.2-13a は海底地すべり面上部の火山礫層を角柱に整

形したものである．火山礫層は非常に強度が弱くコアリングによる整形は困難であった．そこ

で岩石カッターで角柱に切り出し，平面研削盤で 6 面の平面を取った．図 2.2.2-13b は海底地

すべり面下部のシルト層をコアリングした試料である．シルト試料もコアリング時に崩壊する

ことが多く，60mm に達する試料整形ができなかったため，高さ 50mm に整形した．図 2.2.2-13c
は海底地すべり面を含む供試体であり，1 つの試料に火山礫層とシルト層が存在する． 
 サンプル名は火山礫層で海底地すべり面に平行方向の試料を KV1-2H, 垂直方向を KV1-2N, 
シルト層で海底地すべり面に平行方向の試料を KS2-4H, 火山礫層とシルト層を含む試料を

KSV2-4 とした． 

 
図 2.2.2-13 三軸圧縮実験用試料の状況． 
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2.2.2.5.1 実験手法 

 図 2.2.2-14 に角柱試料に対する三軸圧縮実験の組み立て状況を示す．実験装置自体は封圧下

での 2 軸実験を行う Mogi 型（Mogi, 197170)）の真三軸実験用の設備であるが，σ2 方向のピス

トンをエンドピースに当てないで止めておくことで，油圧により封圧を加えた状態でσ1 を載

荷する一般的な三軸圧縮実験と同じ応力を試料に与えることができる．角柱形の岩石試料はジ

ャケット材のシリコンの中にあり，上下左右 4 つのエンドピースで挟まれている．変位計は濱

田電機社製 LDT をσ1，σ2 方向にそれぞれ 2 つ，σ3 方向に 1 つの計 5 つ取り付けられている．

通水ラインはσ1 方向に設置しており，シリンジポンプから水を流して試料の飽和および透水

実験を行った． 
 図 2.2.2-15 に円柱形試料に対する三軸圧縮実験の組み立て状況を示す．岩石試料は熱収縮チ

ューブ（ペンニットー社 ペンチューブ SST）でジャケットした．変位計は濱田電機社製 LDT
をσ1，σ3 方向にそれぞれ 2 つ取り付けられている．角柱三軸圧縮実験と同様に通水ラインは

σ1 方向に設置しており，シリンジポンプから水を流して試料の飽和を行った． 

 
図 2.2.2-14 角柱岩石三軸圧縮実験用供試体の組み立て状況． 

 

 
図 2.2.2-15 円柱岩石三軸圧縮実験用供試体の組み立て状況． 

 
 実験条件は KV1-2H, KV1-2N, KS2-4H については，水飽和状態における封圧 1, 2, 3MPa の他

段階三軸圧縮実験を行った．手順は以下の通りである． 
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・シルト層試料 KS2-4H および火山礫層とシルト層を含む KSV2-4 については，あらかじめ水

に浸した状態で真空脱気を 3 日以上行い飽和させる． 
・圧力容器内に供試体を設置し，油圧で封圧 1MPa を与える． 
・間隙水圧ラインに真空ポンプを接続し，配管や試料内部を脱気する． 
・シリンジポンプから間隙水圧ラインに水を通水し，試料内部を飽和させる．このとき，シリ

ンジポンプから定圧制御で 200kPa を設定し，シリンジポンプの圧力が落ち着いたところを

飽和状態とした．シリンジポンプの圧力が落ち着くまでの飽和させる作業時間は火山礫層試

料の場合は数分，シルト層試料の場合は 3 時間ほど必要とした． 
・火山礫層 KV1-2H，KV1-2N については定水位法透水実験を行う．定水位法透水実験の条件と

して上流側はシリンジポンプの制御により 200kPa 定圧制御，下流側は大気圧開放の状態で，

通水量をシリンジポンプで計測した．計算式は式（7）の通りである． 
・封圧 1MPa の状態で軸方向を一定のストローク載荷（0.02mm/sec）を行う． 
・軸応力がピーク応力値に近づき，σ3 方向の変位計に急速な膨張が見られ始めたところで封

圧を 1MPa/min の速度で 2MPa まで上昇させる． 
・封圧 2MPa の状態で軸応力の載荷を続け，再度軸応力がピーク応力値に近づき，σ3 方向の

変位計に急速な膨張が見られ始めたところで封圧を 1MPa/min の速度で 3MPa まで上昇させ

る． 
・応力降下もしくは変位計の最大変位（供試体設置前の状態から約 3mm）まで軸方向の載荷を

続ける． 
 
2.2.2.5.2 力学試験結果 

 図 2.2.2-16 に実験結果の応力-ひずみ曲線を示す．図 2.2.2-16 のεz, εy, εx はそれぞれσ1

方向（上下方向）と試料左右方向，前後方向のひずみである．多段階三軸実験時のσ3 条件を

変えるときに応力降下が見られるが，これはσ3 が上昇したときの供試体の圧縮とリラクゼー

ションによる降下であり，供試体が破断してはいない．したがって多段階三軸実験のσ3=1MPa
および 2MPa の条件ではピーク応力まで達していないため，最大 10%程度強度の過小評価をし

ている可能性がある．強度の比較をすると，火山礫層の KV1-2H と KV1-2N のσ3=3MPa にお

けるピーク差応力はそれぞれ 12.04MPa と 12.26MPa であり，強度的な異方性は見られなかっ

た．シルト層の KS2-4H のσ3=3MPa におけるピーク差応力は 13.53MPa であり，火山礫層試

料よりも約 1.5MPa 高い値となった．火山礫層とシルト層を含む KSV2-4 の試料では，周方向

のひずみ量に異方性が見られた．特に応力降下後は左右方向のεy の膨張量が大きく，前後方

向のεxの膨張量は小さい．KSV2-4 は海底地すべり面の走向が前後方向になるように設置した

ため，海底地すべり面に沿ってすべるように破壊してεy の膨張量が大きくなったと考えられ

る． 
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図 2.2.2-16 三軸圧縮実験結果． 

KV1-2H, KV1-2N, KS2-4H はσ3=1, 2, 3MPa の多段階三軸圧縮実験．KSV2-4 はσ3=1MPa 条件での三軸圧縮

実験． 
 
 次に，多段階三軸実験を行った試料のモールクーロン破壊基準を図 2.2.2-17 に示す．モール

円に必要なσ3 は設定値（1, 2, 3MPa）を，σ1 はσ3 設定値を変更する直前のσ1 の値もしくは

ピーク応力値を使用した．モールクーロンの破壊基準式はτをせん断応力（MPa），c を粘着力

（MPa），φをせん断抵抗角として以下の式で示される． 
𝜏𝜏 = 𝑐𝑐 + 𝜎𝜎tanφ                          （8） 

モールクーロンの破壊基準線は，実験結果から得られたモール円に対し包絡線を最小二乗法で

フィッティングし，c とφの値を算出した．火山礫層試料の KV1-2H および KV1-2N の c はそ

れぞれ 1.00MPa と 1.31MPa, φはそれぞれ 35.4°と 33.6°と近い値であった．シルト層であ

る KS2-4H は c が 3.03MPa, φは 24.5°と火山礫層試料よりも粘着力が高くせん断抵抗角が低

い結果が得られた．また，モールクーロンの破壊基準線からσ3=0MPa のときのσ1 の値を一軸

圧縮強度（qu）として以下の式で推定する． 

𝑞𝑞𝑢𝑢 =
2𝑐𝑐 + cosφ

1− tanφ�1− sinφ�
                       (9) 

式（9）から推定される一軸圧縮強度は KV1-2H で 4.02MPa, KV1-2N で 4.91MPa, KS2-4H で

9.51MPa であった．このことから地面表層に近い応力条件においては火山灰層の強度はシルト

層の半分程度であるといえる． 
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図 2.2.2-17 モールクーロンの破壊基準． 

 
2.2.2.5.3 透水試験結果 

 火山礫層の KV1-2H および KV1-2N に対しては実験前に定水位法透水実験を行った．透水係

数は KV1-2H と KV1—2N でそれぞれ 5.65×10-7（m/s），3.73×10-7（m/s）であった．すべり面

並行方向の KV1-2H の試料のほうがやや透水係数が高い結果が得られたが，オーダーとしては

同程度であった．シルト層試料の透水係数は 2.2.2.4 で精度よく取得しており，封圧 1MPa に
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おけるすべり面並行方向と直交方向の透水係数はそれぞれ 3.83×10-11（m/s），2.98×10-11（m/s）
であった．したがって火山礫層試料とシルト層試料の透水係数は約 104 倍の違いがあった． 
 地すべり安全性評価においてはせん断応力τだけでなく，非排水条件におけるせん断強さτ’, 
粘着力 c’やせん断抵抗角φ’が利用される．火山礫層試料のように透水係数が高い場合は間隙水

圧が上昇したとしてもすぐに圧力伝搬するために，上載荷重に応じた封圧に応じたモールクー

ロンの破壊基準値をそのまま使用して問題ないと考えられる．一方でシルト層のような透水係

数が低い場合は間隙水圧の上昇を考慮したせん断応力値を求める必要がある．有効応力の原理

に基づくと，モールクーロンの破壊基準線図において間隙水圧の上昇分だけモール円を左にず

らせば良い．したがって実際の地中の圧力条件を想定し，上載荷重に応じた封圧の値および地

震動等により上昇する間隙水圧の値をモールクーロンの破壊基準に適用することで非排水せん

断強さを求められる．仮に間隙水圧が封圧と同値まで上昇する場合，一軸圧縮強度が非排水せ

ん断強さとなる． 
 
2.2.3 過去に滑動した海底地すべりの再滑動性・再滑動性評価手法に係る課題の抽出 
 2.2.1 および 2.2.2 を踏まえて，過去に滑動した海底地すべりの再滑動性・再滑動性評価手法

に係る課題を以下に示す． 
今後 10 万年間に再活動する可能性を評価する場合，地層堆積時もしくは堆積後に海底地す

べりが生じた時のすべり面の性状（未固結～半固結状態）を想定するよりも，現状及び今後 10
万年間に変化しうるすべり面の性状を考慮した上で再活動性を判断することが妥当である．ま

た，現在陸化した海底地すべり面は見かけ上固結している可能性があるものの，地すべり面と

周辺岩盤との力学的・水理学的特性が異なれば，応力集中や過剰間隙水圧が生じうるため，地

すべり面を含む周辺岩盤を総合的に評価する必要がある．なお，本研究では陸化した過去の海

底地すべりを対象としているが，本報告に記載してある再活動性評価のために必要な知見は，

他の岩盤不連続面（例えば，断層面，他の地すべり面，層理面）を検討する際にも拡張できる

と考えられる． 
 地すべりの発生要因に関して，滑りだす作用力に影響する数百年程度の短期的な荷重として，

地すべり面上部の岩石の荷重，間隙水の荷重，及び地上の人工物や植生などの荷重が考えられ

る（高谷，200843)）．中深度処分では今後 10 万年間の評価をする必要があるため，これらの短

期的に変化する荷重に加えて，地形・地質学的な時間スケールの長期的な変化を考慮する必要

がある． 
 海底地すべり面の再滑動性の評価においては，海底地すべりブロックを含む斜面脚部の削剥

による不安定化について，埋設地が沿岸域である場合は海進による海食の影響を，また埋設地

が沿岸域で周囲に河川がある場合は河川の側刻の影響を考慮しても，海底地すべり末端部の支

持地盤が削剥されないことを確認する必要がある．また，河川の下刻量・側刻量を適切に見積

もるためには，埋設地周辺の過去の最大下刻量，及び下刻量が多いと考えられる集水域や平均

傾斜度等の河川形態を事前に測定・調査をする必要がある． 
 海底地すべり面の再滑動性を評価するための岩石試験に関しては，いずれの室内実験におい

ても，地下の応力状態を模擬しながら地すべり面沿いの透水異方特性を計測することができて

いない．また，間隙水圧が繰り返し変動したときの透水特性を含む地すべり面及び断層の挙動

について検討されていない．そのために，これらの課題に対応した海底地すべり面の再滑動性

を評価するための一面せん断試験機が必要である． 
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