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要  旨 

 
本事業は、平成 28 年度地層処分技術調査等事業（地質環境長期安定性評価確証技術開発）とし

て、経済産業省資源エネルギー庁から国立研究開発法人日本原子力研究開発機構が受託したもの

である。 

本事業では､国の「地層処分基盤研究開発に関する全体計画」に示された、地質環境特性の時間

的な変化や地質環境の超長期的な変化を評価するための体系的な方法論（地質環境長期変遷モデ

ルや革新的分析技術などの要素技術）の構築の必要性に応え、地層処分事業の実施主体である原

子力発電環境整備機構や安全規制関係機関が、十分な技術的信頼性をもって調査・評価などを行

えるように、技術基盤の整備を進めていくという点を重視している。そのため、本事業では、将

来の自然現象に伴う長期の地質環境の変動スケールを把握するために必要な百万年以上に及ぶ時

間スケールで過去から現在までの地質環境の変化を三次元的に表現できる数値モデルの開発と、

モデルの構築に必要な個別要素技術の開発を目的としている。これらをそれぞれ「地質環境長期

変動モデルの開発」と「革新的要素技術の開発」として、研究開発を進めている。 

「地質環境長期変動モデルの開発」では、これまでに個別に進めてきた地形・地質モデル、水

理モデル、地球化学モデル及び地表環境モデルを統合的に取り扱い、過去から現在までの地質環

境の長期的な変動を表現できる数値モデルの構築の方法論を整備する。また、モデルの妥当性の

確認及び不確実性の評価のための方法論、モデルを効果的に表現する可視化技術を検討する。平

成 28 年度は、「統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の検討」として、取り扱っている全

てのモデルを組み込んだ統合数値モデルの提示、地形・地質モデルの不確実性が地下水流動解析

結果に及ぼす影響の分析、既存の可視化技術を用いた成果の可視化を試行した。「地形・地質モデ

ル」及び「水理モデル」では、モデル構築などの作業フローを提示し、フロー内の各作業に内在

する不確実性の幅を整理した。「地球化学モデル」では、塩分濃度の変化に着目した移流分散解

析を行い、現在観察される地下水年代に基づいて、地下水流動解析に用いる入力パラメータの妥

当性を確認した。「地表環境モデル」では、過去の降水量・流出量・蒸発散量の推定に関わる解析

とデータの整理を行い、様々な地形に対する地下水涵養量推定技術の適用可能性を検討するとと

もに、作業フロー内の各作業に内在する不確実性の幅を整理した。 

「革新的要素技術の開発」では、地質環境長期変動モデルの構築を進めていくうえで、個別モ

デルの作成に必要となる科学的知見やモデルの検証に用いるデータを取得するための要素技術を

開発する。平成 28 年度は、「後背地解析技術」として、電子線マイクロアナライザを用いた高速

定量分析、石英粒子の電子スピン共鳴信号解析、岩石モードの迅速な測定について手法の高度化

を進めるとともに、それらの手法の適用性を確認するために、山地や丘陵の形成過程を推定する

事例研究を蓄積した。「炭酸塩鉱物測定技術」では、炭酸塩鉱物の微小領域を対象としたウラン系

列を用いた年代測定及び元素分布情報取得のための分析技術開発の一環として、レーザーアブレ

ーション付き誘導結合プラズマ質量分析計による分析技術の確立と炭酸塩鉱物への適用性の確認

及びカソードルミネッセンス像などを用いた微小領域の結晶成長と微量元素の関連性などを検討

した。「地殻変動予測技術」では、測地学的及び地形・地質学的な変位やひずみ速度などの観測デ

ータに基づき、時間スケールに応じた地殻変動の予測に係る不確実性を評価するための指標を検

討した。また、過去から現在の地殻変動モデルを構築するため、数値シミュレーションによる地

殻変動解析を行うとともに、解析結果の検証及び地下構造の不均質による非弾性変形に関する検

討のため、全球測位衛星システムによる地殻変動に関する事例観測・解析を実施した。 
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1.  はじめに 

 
1.1  背景と目的 

本事業は、平成 28 年度地層処分技術調査等事業（地質環境長期安定性評価確証技術開発）とし

て、経済産業省資源エネルギー庁（以下、「資源エネルギー庁」という）から国立研究開発法人日

本原子力研究開発機構（以下、「原子力機構」という）が受託したものである。本事業は 5 年程度

の期間で進められることになっており、平成 28 年度は 4 年目である。 

わが国においては、これまでの原子力発電の利用に伴って既に放射性廃棄物が発生しており、

その処理処分対策を着実に進める必要がある。高レベル放射性廃棄物の地層処分計画を円滑に進

めていくためには、地層処分の技術的信頼性をさらに高め、国民の理解と信頼を得ていくと同時

に、実際の処分事業や安全規制の基盤となる技術を整備・強化していくための研究開発を着実に

行っていく必要がある。また、研究開発の推進においては、全体として計画的かつ効率的に進め、

その成果が実施主体や国の安全規制へ効果的に反映されるよう、関係研究機関の連携の強化も念

頭に、体系的かつ中長期的な視点で研究開発計画を検討・調整する必要性が認識されてきた。 

このような認識に鑑み、資源エネルギー庁及び国の基盤研究開発を担う関係機関（原子力環境

整備促進・資金管理センター、電力中央研究所、産業技術総合研究所、放射線医学総合研究所（現、

量子科学技術研究開発機構）、原子力機構、産業創造研究所[平成 19 年 4 月に解散]）を中心とし

て、平成 16 年度以降、国の基盤研究開発を対象とした「研究開発全体マップ」を策定した。平成

17 年 7 月には、資源エネルギー庁の主導のもと、「地層処分基盤研究開発調整会議」（以下、「調

整会議」という）が設置され、中長期的かつ体系的な視点から研究開発計画の検討・調整が行わ

れてきた。平成 18 年 12 月には、調整会議により「高レベル放射性廃棄物の地層処分基盤研究開

発に関する全体計画」（資源エネルギー庁, 20061)）（以下、「全体計画」という）が策定され、関

係研究機関は、この全体計画に基づき、それぞれの分野の研究開発を進めてきている。全体計画

は、研究開発の進捗状況などを踏まえた継続的な見直しに加え、研究開発を取り巻く最近の状況

などへの対応を加味して、全体計画の策定・改訂が適宜行われている（資源エネルギー庁, 20092), 

20103)）。平成 25 年 3 月には、平成 25 年度以降の 5 カ年を対象とした「地層処分基盤研究開発

に関する全体計画」が取りまとめられており（地層処分基盤研究開発調整会議, 20134)）、今後は

地質環境特性の時間的な変化や地層処分システムの超長期的な安全性を検討するための体系的な

手法（例えば、地質環境長期変動モデルやモデル構築に必要な要素技術など）の構築が求められ

ている。また、全体計画における国の基盤研究開発の役割は、実施主体である原子力発電環境整

備機構や安全規制関係機関が、調査・評価などを十分な技術的信頼性をもって円滑に行えるよう

に、先行的に技術基盤を整備していくことであるとされている。 

地層処分は、人工バリアと天然の地層を適切に組み合わせた多重バリアシステムによって、数

万年以上にも及ぶ極めて長い時間スケールの安全を確保しようとするものである。このため、地

層処分システムの長期的な変化をモデル計算によって予測・評価しつつ、その結果に基づいてシ

ステムの性能や安全性の判断が行われることになる。こうした評価にあたっては、遠い将来まで

を対象とする長い時間スケールに伴う不確実性に細心の注意を払うことが必要である（地層処分

基盤研究開発調整会議, 20134)）。日本列島は変動帯に位置していることから、諸外国に比べて地

殻変動や火成活動などが活発である。そのため、将来の自然現象に伴う地質環境の変動スケール

やそのレジリアンス（復元性）を把握しておくことが重要であり、特に変動スケールを把握する

技術の開発が必要となる。今後、地層処分の技術的信頼性をさらに高めていくうえでも、実際の

地質環境を構成する様々な要素について、過去の変動の履歴や現象プロセスなどを把握するため

の調査技術を整備するとともに、これらの科学的知見を統合しつつ、三次元的に表現できる数値
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モデルを開発することが極めて有効である。このため、本事業では、将来の自然現象に伴う超長

期の地質環境の変動を考慮できる数値モデル及びその解析評価に必要な調査技術を整備すること

を目的とする。 

 

1.2  事業概要 

本事業では、百万年以上に及ぶ時間スケールで過去から現在までの地質環境の長期変動を評価

する技術を確立するため、これまでに個別に進めてきた地形・地質モデル、地表環境モデル、水

理モデル及び地球化学モデルを統合化した地質環境長期変動モデルを構築するとともに、それに

必要な可視化・数値化技術や不確実性の評価手法などの開発を行う。また、個別モデルの精度・

確度の高度化や統合モデルの信頼性を向上させるために必要となる新たな要素技術の開発を進め

ていく。 

本事業では、これらをそれぞれ「地質環境長期変動モデルの開発」と「革新的要素技術の開発」

と呼び、研究開発を進める（図 1.2-1）。さらに、研究開発によって得られた科学的知見やノウハ

ウについては、「次世代型サイト特性調査情報統合システム」（日本原子力研究開発機構, 20135)）

によって効率的かつ体系的に統合する。 

 

 
図 1.2-1 研究開発に係る全体フレーム 

 
1.2.1  地質環境長期変動モデルの開発 

過去から現在までの地質環境の長期的な変化を表現できる地質環境長期変動モデルの開発に向

けて、東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例としてモデル構築手法を検討する。

これまで個別に進められてきた「地形・地質モデル」、「地表環境モデル」、「水理モデル」及び「地

球化学モデル」といった各分野のモデルを統合的に取り扱い（統合数値モデル化）、地質環境の長

期的な変動を表現できる数値モデルの構築の方法論を整備すると同時に、モデルの妥当性の確認

及び不確実性の評価のための方法論、モデルを効果的に表現する可視化技術の検討も進める（図 

1.2-2）。 

 
（1） 統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の検討 

各分野のモデル（地形・地質、地表環境、水理及び地球化学のモデル）を統合的に取り扱い、

整合的に表現する数値モデル構築の方法論の整備及びデータ取得からモデル化に至る一連のアプ

ローチに内在する不確実性の定量化に向けた手法の開発を行う。また、地質環境の長期安定性に

係る評価技術の共有化や理解促進を図るため、構築した統合数値モデルを効果的に可視化する技

術を提示する。 
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（2） 地形・地質モデル 

百万年以上の時間スケールでの地史（テクトニクス）の検討や、古地形の推定及び地質・地質

構造の復元を行い、地形・地質モデルの構築やその方法論の整備を行う。 

 
（3） 水理モデル 

地形・地質モデルをベースに古気候・古環境を考慮した水理パラメータの設定と数値モデルの

作成及びその数値モデルを用いた地下水流動解析を試行しつつ、過去から現在までの水理ポテン

シャルや流動系の変化を明らかにするための方法論を整備する。 

 
（4） 地球化学モデル 

地形・地質モデル、水理モデルを利用した解析結果及び古水理地質学的な検討結果に基づき、

過去から現在までの地下水の水質、pH 及び酸化還元状態などの変化を明らかにしつつ、地下水

流動解析結果の妥当性を化学的指標から評価するための方法論を整備する。 

 
（5） 地表環境モデル 

古地形・古気候・古環境や表層水環境などを考慮した地表環境条件を明らかにするとともに、

地表環境の領域や状態の設定に関する検討を行い、地表環境モデルを構築するための方法論を整

備する。 

 

 

図 1.2-2 地質環境長期変動モデルの構成 

 
1.2.2  革新的要素技術の開発 

本事業では、百万年以上に及ぶ時間スケールを扱うことから、日本列島におけるこの時間スケ

ールの自然現象として、山地や丘陵の形成などが考えられる。このような現象を考慮した信頼性

の高い地形・地質モデルを構築するためにも、地形形成過程が記録されている堆積物から必要な

情報を取得するための後背地解析技術や地殻変動の一様継続性に起因する様々な現象の発生に伴

う不確実性を考慮するための地殻変動予測技術が重要となる。また、時間変化を考慮した信頼性

の高い水理モデルを構築するためには、地下水流動系の上部境界条件となる地下水涵養量につい

て、地形、気候、水文環境などの変化を考慮した推定技術が重要となる。さらにこれらを統合し
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たモデルの信頼性を向上させるためには、モデルの妥当性を検証する方法も合わせて整備する必

要がある。検証には地下水の流れや水質などに関する過去の情報が必要であり、その情報源とし

て、地下水中で沈殿した二次鉱物が有用である。この二次鉱物の中で長期的な変遷を推定するた

めに特に有効なものが炭酸塩鉱物であり、その生成年代や元素組成及び生成環境などの地球化学

的特性を把握する技術が重要である。 

これらの点から、地質環境長期変動モデルを構築していくうえで、個別モデルの作成に必要と

なる情報やモデルの検証に用いるデータを取得するための革新的な要素技術として、以下の技術

開発を進める（図 1.2-3）。 

 

（1） 後背地解析技術 

従来の後背地解析に加え、山地や丘陵から供給された砕屑粒子の物理化学特性・放射年代値な

どを指標に山地や丘陵の隆起開始時期や形成過程を推定する手法の開発と砕屑物の堆積時期を把

握するために有効なテフラについての情報整備を行う。 

 
（2） 地殻変動予測技術 

地形・地質モデルの構築にあたっては、地殻変動の一様継続性に起因する様々な現象の発生に

伴う不確実性を考慮する必要があるため、長期に渡る地殻変動予測技術として、数値シミュレー

ションによる地殻変動解析を行う。また、解析結果の検証及び地下構造の不均質による非弾性変

形に関する検討のため、地殻変動に関する事例観測・解析を実施する。 

 
（3） 地下水涵養量推定技術 

汎世界的な気候変動を考慮しつつ、微化石分析データなどに基づくローカルな古気候・古環境

（特に水文環境）の推定や、古地形の推定などに基づき涵養量（降水量、蒸発散量、流出量など）

を推定するための技術を開発する。なお、本技術開発については、平成 26 年度までに整備を終了

した。平成 27 年度以降は、地表環境モデルと連携して適用事例を蓄積している。 

 

（4） 炭酸塩鉱物測定技術 

岩石の割れ目を充填する炭酸塩鉱物の放射年代測定及び元素分布情報を取得する微小領域分析

システムを構築する。 

 

 
図 1.2-3 革新的要素技術開発の構成 
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1.3  平成 28 年度実施概要 

1.3.1  地質環境長期変動モデルの開発 

（1） 統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の検討 

平成 27 年度までに、東濃・幌延地域を事例とした各モデルに影響を与える特徴、事象及びプロ

セスの抽出と相互関係の整理と長期変遷シナリオの整備を進め、統合モデルのイメージ構築及び

統合モデルで考慮するイベントとプロセスの整理を実施した。また、地形・地質モデル及び地表

環境モデルの長期変遷を考慮した水理モデルの感度解析の結果を用いて、不確実性の定量化手法

を検討した。さらに、既存の可視化技術について地形・地質モデルと水理モデルへの適用性を検

討した。 

平成 28 年度は、これまでに統合した地形・地質モデル、地表環境モデル、水理モデルに地球化

学モデルを組み込んだ統合数値モデルを提示するとともに、地形・地質モデルを作成する際の不

確実性が水理モデルによる地下水流動解析結果に及ぼす影響を分析する。また、既存の可視化技

術を用いて、構築した地形・地質モデルと水理モデルの表示や地下水流動解析の可視化を試行す

る。 

 
（2） 地形・地質モデル 

平成 27 年度までに、東濃・幌延地域での研究成果を整理し、地形・地質モデルの開発における

問題点と課題を抽出するとともに、抽出した課題に対しての調査・解析などを実施した。また、

不確実性を考慮しつつ、東濃・幌延地域を事例とした約百万年前以降の三次元地形・地質モデル

を提示した。 

平成 28 年度は、異なる環境におけるモデル構築の普遍化を目指したそれぞれの作業フローを

提示し、フロー内の各作業に内在する不確実性の幅を比較しながら整理する。また、地形・地質

モデルの高度化に必要な科学的知見を蓄積するため、断層の発達史や岩石風化過程の復元などに

関する研究を実施する。 

 
（3） 水理モデル 

平成27年度までに、地形・地質モデルに基づく長期変遷を考慮した水理モデルを用いて感度解

析を実施し、定量的な指標を用いて地下水流動特性の長期変動幅の空間分布の評価や水理モデル

に与える重要因子の抽出を行った。 

平成28年度は、これまでの検討内容を踏まえて、地形・地質モデル及び地表環境モデルの情報

に基づく水理モデル構築と解析条件設定の作業フローを異なる環境の特徴に着目して提示する。

また、感度パラメータの変化に基づく地下水流動特性の変化量や影響度の評価手法を作業フロー

と組み合わせ、フロー内の各作業に内在する不確実性の幅を異なる環境で比較しながら整理する。 

 
（4） 地球化学モデル 

平成 27 年度までに、地下水流動解析により得られた長期的な地下水流動の変遷と、地下水の

水質や年代などの地球化学特性についての比較などを行ってきた。 

平成 28 年度は、これまでに構築した水理モデルや条件設定に基づき、塩分濃度の変化に着目

した移流分散解析を行う。また、現在の観察から明らかにされている地下水年代に基づいて、地

下水流動解析に用いる入力パラメータの妥当性を確認するとともに、地球化学特性の長期変動幅

を推定する。さらに、モデルの妥当性確認に有効な化学的指標（地下水の年代値や割れ目充填鉱

物の化学組成など）に関する知見を蓄積する。 
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（5） 地表環境モデル 

平成 27 年度までに、本事業で開発した地下水涵養量推定技術を適用して、過去の降水量・流出

量・蒸発散量の推定に係る解析とデータ整理を実施した。また、長期変遷を考慮した地表環境の

状態設定の作業フローを作成し、流出量などの推定結果と合わせて古地形・古気候・古環境を考

慮した地表環境の状態設定の時間的変遷を整理した。 

平成 28 年度は、平成 27 年度実施分とは異なる環境における過去の降水量・流出量・蒸発散量

の推定に関わる解析とデータの整理を行い、様々な地形に対する地下水涵養量推定技術の適用可

能性を検討する。また、その結果も考慮して、古地形・古気候・古環境を考慮した地表環境の状

態設定の時間的変遷の整理を実施するとともに、フロー内の各作業に内在する不確実性の幅を異

なる環境間で比較しながら整理する。 

 

1.3.2  革新的要素技術の開発 

（1） 後背地解析技術 

平成 27 年度までに、砕屑物の供給源を特定する手法の構築のため、石英・ジルコンなどの鉱物

の電子スピン共鳴信号・化学成分・放射年代などを用いた後背地解析手法の開発を進めるととも

に、堆積時期の把握に有効なテフラについて日本列島の鮮新世から更新世にかけてのテフラカタ

ログの整備を行ってきた。 

平成 28 年度は、これまでに進めてきた後背地解析手法の開発を継続するとともに、その手法

の適用による百万年以上の時間スケールでの山地や丘陵の形成過程を推定するための事例研究を

実施する。 

 
（2） 地殻変動予測技術 

平成 27 年度は、過去の変動に基づいたプレート間の力学的相互作用モデルの構築のため、活

断層の変位速度に基づくひずみ速度分布やプレート境界における運動学的モデルの構築を行った。

また、地下構造の不均質による非弾性変形に関する検討のため、せん断帯を事例とした古地磁気

測定・解析を行うとともに、Global Navigation Satellite System（以下、「GNSS」という）稠密

観測を開始した。 

平成 28 年度は、測地学的及び地形・地質学的な変位やひずみ速度などの観測データに基づき、

時間スケールに応じた地殻変動の予測に係る不確実性を評価するための指標を検討する。また、

過去から現在の地殻変動モデルを構築するため、数値シミュレーションによる地殻変動解析を行

うとともに、解析結果の検証及び地下構造の不均質による非弾性変形に関する検討のため、GNSS

による地殻変動に関する事例観測・解析を実施する。 

 
（3） 地下水涵養量推定技術 

汎世界的な気候変動を考慮しつつ、微化石分析データなどに基づくローカルな古気候・古環境

（特に水文環境）の推定や、古地形の推定などに基づき涵養量（降水量、蒸発散量、流出量など）

を推定するための技術を開発する。なお、本技術開発については、平成 26 年度までに整備を終了

した。平成 27 年度以降は、地表環境モデルと連携して適用事例を蓄積している。 

 

（4） 炭酸塩鉱物測定技術 

平成 27 年度までに、炭酸塩鉱物の微小領域を対象とする分析システムの構築の一環として、

レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計による年代測定に必要な標準試料の選

定及び分析条件の最適化を図った。また、地下水から炭酸塩鉱物が生成する際に起きる水－鉱物
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間のミクロスケールの微量元素分配を推定する技術を構築した。 

平成 28 年度は、これまでに構築した技術を基に、炭酸塩鉱物の微小領域を対象としたウラン

系列年代測定及び元素分布情報取得のための分析技術開発の一環として、レーザーアブレーショ

ン付き誘導結合プラズマ質量分析計による分析技術の有用性の確認及びカソードルミネッセンス

像などによる微小領域の結晶成長と微量元素の関連性の評価などを行う。 

 

1.4  本報告書の構成 

本報告書は、全 4 章から構成される。第 1 章（本章）では、本事業の背景と目的及び本事業の

概要と実施概要を述べる。第 2 章では、地質環境長期変動モデルの開発について、各モデルの開

発に係る背景と目的、アプローチ、実施結果及びまとめを述べる。第 3 章では、革新的要素技術

の開発について、各技術の開発に係る背景と目的、アプローチ、実施結果及びまとめを述べる。

第 4 章では、平成 28 年度に得られた成果についてまとめる。 

 
引用文献 

1） 資源エネルギー庁, 日本原子力研究開発機構, 高レベル放射性廃棄物の地層処分基盤研究開

発に関する全体計画, 2006, 110p. 
2） 資源エネルギー庁, 日本原子力研究開発機構, 高レベル放射性廃棄物の地層処分基盤研究開

発に関する全体計画, 2009, 114p. 
3） 資源エネルギー庁, 日本原子力研究開発機構, 高レベル放射性廃棄物および TRU 廃棄物の

地層処分基盤研究開発に関する全体計画, 2010, 139p. 
4） 地層処分基盤研究開発調整会議, 地層処分基盤研究開発に関する全体計画（平成 25 年度～平

成 29 年度）, 2013, 79p. 
5） 日本原子力研究開発機構, 平成 24 年度 地層処分技術調査等事業 地層処分共通技術調査 地

質環境総合評価技術高度化開発 6 カ年とりまとめ報告書, 2013, 166p. 

http://www.enecho.meti.go.jp/category/electricity_and_gas/nuclear/rw/library/2012/24-3-
12.pdf（2017.1.19） 
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2.  地質環境長期変動モデルの開発 

 
2.1  統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の評価 

2.1.1  背景と目的 

本事業では、地表環境と（深部）地質環境における各分野（地形、地質、水理及び地球化学）を

統合的に取り扱い、地表環境モデルと地質環境モデルの各モデルを整合的に表現する数値モデル

を構築するための方法論の提示を目的としている。そのため、平成 25 年度は、国際 FEP リスト

（Features, Events and Processes : 以下、「FEP」という。）（OECD/NEA, 20001); BIOMOVS II, 

19962)）に基づき、幌延地域と東濃地域をそれぞれ平野部と山間部の事例として、地形・地質モデ

ル、水理モデル、地球化学モデル及び地表環境モデルの各モデルに影響を与える FEP を抽出する

とともに、各分野内での FEP の相互関係を整理し、各分野における長期変遷シナリオを整備し

た。また、モデル化を行う対象領域と個別モデルの時間分解能及び統合モデルを用いた将来予測

とそれに伴う不確実性についても検討を行った。各地質環境モデルに取り込まれる情報の時間分

解能（情報がどの程度の時間スケールにおける地質環境を把握するための情報か）については、

1,000 年オーダから 1,000 万年オーダまでの様々な時間分解能を有すると考えられた。また、将

来予測及びモデルに含まれる不確実性については、稀頻度事象の取扱いによって変化することや、

対象とする時間スケールによっても不確実性が増加することを示した。以上のことから、各分野

で抽出した FEP の時間軸を含めた相関性の整理及び各地質環境モデルの最適な統合方法の検討

が今後の課題として挙げられた。 

平成 26 年度には、平成 25 年度に分野ごとに抽出・整理した FEP の相関に基づき、各分野に

おける FEP の相互関係を整理し、地層処分技術ワーキンググループが示した地質環境の長期安定

性への影響要因（地層処分技術 WG, 20143)）についても参照しつつ、地質環境特性の長期的な変

化を全体的に（各分野のモデルで）矛盾なく説明するための統合モデル構築の方法論を検討した。

平成 27 年度には、地形・地質モデル及び地表環境モデルの長期変遷を考慮した水理モデルの感度

解析を用いて、モデル化手法や不確実性の定量化手法を検討した。 

可視化技術については、従来の地質環境モデルでは数値解析結果を二次元もしくは二次元を組

み合わせた擬似的な三次元としてモデルの表現を行ってきた。近年の様々な分野における三次元

可視化技術に対する需要の高まりやコンピュータによる計算コストの低下から、現在では高度な

三次元可視化技術が一般的に利用できる環境が整いつつある。そのため、本事業においては、構

築する統合数値モデルについて、技術者間及び技術者と非技術者間のコミュニケーションを円滑

に進めることができるツールとなるような可視化技術を検討し、適用性を確認することが重要と

なる。平成 26 年度には、既存技術を利用した効果的な可視化手法の選定を目的として、既存技術

のレビューを行うとともに、地形・地質モデルと水理モデルへの適用性を検討した。平成 27 年度

は、平成 26 年度に実施した既存レビュー結果に基づき、時間変化する現象を可視化する方法につ

いて検討した。平成 28 年度は、地形・地質モデル、地表環境モデル、水理モデル及び地球化学モ

デルを統合した数値モデルを提示するとともに、地形・地質モデルを作成する際の不確実性が水

理モデルによる地下水流動解析結果に及ぼす影響を分析する。 

 
2.1.2  アプローチ 

平成 28 年度は、（1）統合数値モデルの提示、（2）不確実性に関する検討及び（3）可視化技術

の検討を行う。各実施項目の詳細を下記に示す。 
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（1）統合数値モデルの提示 

平成 27 年度までに統合した地形・地質モデル、地表環境モデル及び水理モデルに地球化学モデ

ルを組み込んだ統合数値モデルを提示する。 

 
（2）不確実性に関する検討 

地形・地質モデルを作成する際の不確実性が水理モデルによる地下水流動解析結果に及ぼす影

響を分析する。 

 
（3）可視化技術の検討 

時間変化する現象、特に地下という一般には見ることができない空間を可視化する方法につい

て情報収集と検討を行い、適用例を示す。 

 
2.1.3  実施結果 

以下に各実施項目に関する実施結果を記載する。 

 
（1）統合数値モデルの提示 

平成 28 年度においては、2.2 以降で詳述するように東濃地域を事例として、過去百万年前から

現在にかけての長期的な自然現象の変化の影響を考慮した解析を実施した。この解析では長期的

な自然現象として、地形変化及び気候変動（特に、涵養量）の変化を考慮している。過去百万年

スケールの定量的な地形変化の推定は「2.2 地形・地質モデル」の検討成果であり、その古地形に

基づき推定された涵養量の変化は「2.5 地表環境モデル」の検討成果である。さらに、「2.3 水理モ

デル」においては、地形変化及び気候変動の変化を解析条件として考慮した地下水流動解析を実

施し、それらの不確実性が地下水流動状態の長期変動性に及ぼす影響を評価した。「2.4 地球化学

モデル」では地球化学的指標を用いて水理モデルの妥当性確認及び更新を行うとともに、水理モ

デルで推定された水圧分布の変化を用いて地下水中の塩分濃度の過去の分布及びその分布の長期

的な変動を推定した。つまり、地形・地質モデル、地表環境モデル、水理モデルを考慮した地球

化学モデルを統合数値モデルとして提示した（詳細は各章参照）。これらの一連の検討を踏まえて、

統合数値モデルの構築の汎用的なフローを更新した（図 2.1-1）。 

 
（2）不確実性に関する検討 

水理モデルを用いて平成 27 年度に実施した感度解析の結果、長期的な自然現象に伴う地下水

流動状態の変動性評価における重要因子として、東濃地域のような山間部では地形変化が、幌延

地域のような平野部では地形変化と気候変動が抽出されている（日本原子力研究開発機構, 

20164)）。そこで、「2.2 地形・地質モデル」では地形変化として古地形の復元にあたっての主要な

不確実性を整理し、「2.3 水理モデル」では地形変化と気候変動の不確実性に着目して、東濃地域

と幌延地域を事例として各不確実性が地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす影響を定量的に

分析した。 

地形・地質モデルにおいては、これまでに進めてきた東濃地域と幌延地域を事例とした成果を

踏まえ、不確実性を考慮した地形・地質モデル構築の作業フローを作成した。また、作業プロセ

スに内在する不確実性を、システムの不確実性（System uncertainty）、概念の不確実性

（Conceptual uncertainty）及びデータの不確実性（Data uncertainty）の三つに区分して整理し

た。整理した不確実性のうち、地形・地質モデルの作業フローのアウトプットにあたる概念モデ

ルと数値モデルの不確実性に着目すると、概念モデルには、収集・整理した情報及びそれらの情
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報から抽出した事象の不確実性や、長期変動シナリオが有する不確実性といったデータの不確実

性と概念の不確実性が含まれる。数値モデルには、情報の解釈の違いや情報の数値的なばらつき

などに関する数値モデルでの取り扱い方法や過去の地形・地質の分布・形状の復元プロセスの違

い、モデルの解像度、地形面の認定・対比の違い（データ補間方法の違い）といったデータの不

確実性と概念の不確実性が含まれる。このような整理を行うことで、作業プロセスに内在する不

確実性を抽出できるとともに、その不確実性の内容や発生要因の分析が可能であることが確認で

きた（詳細については 2.2 を参照）。 

地形・地質モデルを構築する際の各不確実性が、地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす影

響分析の結果、地形変化の不確実性のうち古地形復元の概念やプロセスの違いに起因する不確実

性が長期変動性の評価結果に及ぼす影響が大きく、地形・地質分布の復元解像度や地形面の認定・

対比の違いが及ぼす影響は小さいことが明らかとなった（詳細については 2.3 を参照）。このこと

から、古地形を復元するにあたっては、地表地形の細かな谷や尾根などの起伏や地質分布の復元

精度を向上させるよりも、着目する地下水の涵養域及び流出域となる主要な山地や谷などの形成

や位置といった大局的な地形分布の復元が重要であると考えられる。また、大局的な地形分布の

復元に関する不確実性が適切に抽出されているかということが焦点になる。 

図 2.1-1 に示した統合数値モデルの作業フローに内在する各不確実性は、可能な限り低減する

ことが望ましい。しかしながら、不確実性を完全に排除することは不可能であり、その完全に排

除できない不確実性について、地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす影響を定量的に評価す

ることが可能な手法を概ね整備できたと言える。 
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図 2.1-1 統合数値モデル構築の作業フロー 

（3）可視化技術の検討 

平成 26 年度に実施した検討では、可視化技術は既に十分に存在しており既存技術の範囲で地

質環境の長期変遷を可視化できること、地質環境の可視化に適した既存技術の選択が大切である

こと、地質環境の持つ高密度な情報や長期間の中で生じる複雑なプロセスの可視化が課題である

こと、地質環境は高密度な媒体であるので建物などの構造物とは違った工夫が必要となることな

どを示した（日本原子力研究開発機構, 20155)）。また、近年の様々な分野における可視化技術に

対する需要の高まりやコンピュータなどのハードウェアの開発から、現在では高度な可視化技術
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が一般的に利用できる環境が整いつつあるため、新たな可視化技術を開発するのではなく、目的

にあった可視化技術の選択が重要である。特に、本事業では、百万年以上に及ぶ時間スケールで

変化していく地質環境、特に地下という一般には見ることができない空間を効果的に可視化する

技術が必要となる。平成 27 年度は、三次元コンピュータ・グラフィックス（以下、「3DCG」と

いう）においてアニメーションを作成する際などに用いられる方法を本事業に関連する現象に適

用した例を示した。その一つが、人間が設定した変化の要所の間をコンピュータが補間する方法

であり、平野部周辺の過去 100 万年程度の地形変化シナリオの可視化を例として示した。この方

法は、技術者が頭の中で描いているシナリオのイメージを共有する際や復元した複数の時期の地

形モデルを連続的に示す際の可視化などに有効である。もう一つは、パラメータを設定して計算

した結果を示す方法で、山間部の地形変化シミュレーションを例に示した。この方法は、複雑な

現象を定式化して実行するシミュレーションの結果の可視化などに有効である。 

平成 28 年度は、地下において時間変化する現象を可視化する方法を中心に情報収集と適用検

討を行う。 

 
1）可視化技術に関する情報収集と適用検討 

平成 28 年度は、可視化に係る学会、研究会、講演会などにおいて、最近の可視化研究・技術、

地質環境の把握に有効な可視化手法及び本事業の可視化の取り組みの方向性などについて情報収

集を行った。要点を以下にまとめる。 

・ 検討成果の可視化にあたっては、最初に誰に何をどのように見せたいのかを明確にすること

が重要であり、広義の意味では、観察・計測、解釈、モデル化、解析、図化及びプレゼンテー

ションに至る一連のプロセスが可視化と捉えるべきである。 

・ 人間は物事をイメージする場合に、時系列に沿った現象として考える場合が多いため、可視化

においても時系列に沿った説明の導入が有効であると考えられる。 

・ より効果的な可視化を行うためには、「ストーリー」と「可視化技術」の両方が必要である。

また、可視化のストーリーを組み立てる上では、一般的に理解しやすいものを導入として、一

つの時間軸に沿った構成とすることが情報受給者の理解度が向上する。 

・ 研究者が研究で使用するソフトウェアで作成した可視化は、専門家にはわかりやすいが、一般

に対しては必ずしも容易に受け入れられるとは限らないことに留意が必要である。一方で、映

画などで使われる商用ソフトウェアは感覚的に操作ができる利点がある上、解析の数値デー

タを取り込み編集することで、専門的な映像の作成が可能である。 

・ 必ずしも高次元の可視化をアウトプットする必要はなく、低次元の可視化を組み合わせるこ

とが効果的な場合が多い。可視化する情報を絞り込むことで情報受給者の理解度が向上する

ことが期待されるが、情報を適切に絞り込むためには、可視化する内容を十分理解しておくこ

とが必要となる。 

・ あるタスクを事前に与えた上で、可視化結果に対するタスクの達成度を分析することで可視

化による効果を評価することができる。 

・ 今後、可視化のリアルタイム化や対話型が進むと考えられ、情報受給者自らが見たい角度や距

離や対象物を操作できることが求められる。また、バーチャルリアリティ（以下、「VR」とい

う）技術は、複雑な現象の解明、実験装置の開発、危険作業のトレーニング、交通安全対策及

び高齢者支援システムの検討などで有効な手段として期待されている。 

・ 近年では VR 技術の普及が進んでおり、ヘッドマウントディスプレイが身近な存在となって

きており、CAVE 型 VR 装置のような大規模なものでなくても没入感がある可視化が手軽に

できる環境が整いつつある。 
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・ 3D グラスによる立体ディスプレイも普及しており、ヘッドマウントディスプレイのような没

入感は得られないが、情報受給者がカメラアングルを自由に変えることができることから、理

解度を高めるための効果的な可視化システムの一つである。 

・ 近年では VR の他にも AR（Augmented Reality：拡張現実）の普及も進んでいる。AR とは、

現実世界で人が感知できる情報に、何か別の情報を加えて現実を拡張して表現する技術のこ

とであり、「ポケモン GO」のヒットで注目されたが、以前からスマートフォンのアプリケー

ションなどで使われており、スマートフォンを向けた方向の星座がわかるアプリケーション

などもある。 

 
これらのことから、効果的な可視化を行うにあたっては、可視化結果を提示する対象者に応じ

た可視化の内容や条件を吟味し、さらにその内容や条件に応じた可視化手法やシステムを適切に

選定することが重要と言える。 

 
2）可視化カタログの整備 

地質環境の長期安定性に係る評価技術の共有化や理解促進を図ることを目的として、地形・地

質モデルと水理モデルを中心に、様々な可視化事例についてカタログ形式での整理を進めている。

特に、地下という一般には見ることができない空間において時間的に変化する現象を分かりやす

く表現することを目指した取り組みの一つである。整理した可視化カタログは、原子力機構の公

開 HP（http://www.jaea.go.jp/04/tono/gsp/visualizations.html）に掲載した。なお、可視化カタ

ログでは、それぞれの可視化内容の解説や特徴及び可視化に使用したデータやツールを併記した。

以下に、可視化カタログにあるいくつかの事例について解説する。 

 
① 地形変化のシナリオの可視化事例 

数百万年前以降の地形変化を概念的に示す方法として、複数の時期に分けて鳥瞰図にして示す

方法があるが（例えば、新里ほか, 20076)）、一方向からしか表現できていないことや示している

時期以外の期間は表現できていないことなどから、地形学を専門とする研究者が持つ地形に関す

るシナリオや空間的イメージを、他の分野の研究者や技術者が理解することが難しい場合がある。

平成 27 年度は、人間が設定した地形変化の要所の間をコンピュータが補間する方法として既存

の技術を組み合わせて 3DCG を作成する方法を整備し、平野部を例に 3DCG を作成した。方法の

詳細は、平成 27 年度の本事業報告書（日本原子力研究開発機構, 20164)）を参照されたい。 

平成 28 年度は、同様の方法を用いて山間部を例に 3DCG を作成した。ここでは、平成 26 年度

の本事業報告書（日本原子力研究開発機構, 20155)）の地形・地質モデルにおける山地発達と断層

分布に着目した三百万年前以降の地形・地質概念モデル（図 2.1-2）を基に、時間とともに変化す

る丘陵・山地の高度や河川の流路を概括的に示した 3DCG を作成した。また、作成した映像は四

方位から鳥瞰しながら、概括的に山地や丘陵規模の地形の変化がわかるようにした（図 2.1-3）。

本手法の適用においては、様々な時期の数値地形モデル（Digital Elevation Model : 以下、「DEM」

という）を多く補間することで隆起の開始時期や停止時期を表現したり、隆起速度の変化を表現

したりできるものと考えられる。また、地形学分野のエキスパートが基準年代の DEM をより詳

細に編集すれば、海水準変動や侵食堆積（上下変化）のイメージングも可能である。さらに、本

手法は地形に限らず他の分野の時間変化する現象についても表現することが可能である。 
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図 2.1-2 山地発達と断層分布に着目した三百万年前以降の地形・地質概念モデル 

日本原子力研究開発機構(2015)5) 
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図 2.1-3 地形変化のシナリオの可視化の例 

四方向からのアニメーション（20 秒間程度）のスクリーンショット 
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② 地下水流動解析結果（地下水の水圧分布）の可視化事例 

Persistence of Vision Ray-Tracer（以下、「POV-Ray」という）は、3DCG を容易に作成できる

ソフトウェアの一つであり、ソースコードが無償で公開され、ソースコードの確認・改造が可能

である（POV-Ray, 20177)）。POV-Ray では、視点に入ってくる光を追跡し、どのように反射屈折

したかを調べることで各画素の色を決定する手法を用いて画像変換を行う。この手法を用いるこ

とで、透明や半透明な物体、鏡面で周囲が映り込む物体などの再現といった、リアリティの高い

画像の表示を実現しているが、光線の追跡に時間がかかるので、リアルタイム CG には向かない

という欠点もある。また、このソフトウェアでは、画像変換機能のみを独立させることで、モデ

リングが中心となっているソフトウェアとの組み合わせが可能となっている。例えば、C 言語で

書かれたプログラミングによる出力結果を POV-Ray に受け渡すことも可能で、可視化に関する

処理が比較的容易である。 

平成 28 年度は、山間部の事例として東濃地域における土岐川中〜上流域の地下水流動解析結

果から得られる全水頭分布の結果について POV-Ray を用いて可視化した（図 2.1-4）。検討領域

内における地下水の水圧分布を、等ポテンシャル面の組み合わせで表現した可視化手法であり、

POV-Ray で可視化することで物体の素材感や光の現象（透過・反射）を考慮し，三次元的な地下

水の水圧分布をより立体的に表現した。地下水の流れに影響を与える断層などと合わせて可視化

することで，それらの構造と地下水流動との関連性の理解が深まることが期待される。 

 

 
図 2.1-4 POV-Ray を用いた山間部における地下水流動解析結果（全水頭分布）の可視化例 

左：地質モデル（断層分布）、右：全水頭分布 

 
③ 地下水流動解析結果（地下水の流速分布・移行経路・移行時間）の可視化事例 

地下水流動解析結果を評価するうえでは、地下水の全水頭分布に基づき形成される流速分布、

さらにはそれに伴う地下水の移行経路や移行時間をわかりやすく可視化することが有効である。

一般的には、地下水の流速はベクトルで、地下水の移行経路や移行時間は流線で表示される。し

かし、水理学的な不均質性が高い場所における複雑な地下水流動場に対して、ベクトルや流線を

用いて三次元的な可視化を試みると、データ数の増加とともにそれぞれのベクトルや流線が互い

に干渉するため、可視化結果の理解度は低下する。 

そこで、図 2.1-5 に示すように、定常状態の地下水の水圧分布における地下水の流れを、検討

領域内に配置した粒子の色や動きで表現した。粒子の色が、その場所における地下水の流速を表

現しており寒色系の粒子ほど流速が遅いことを意味する。また、 粒子の動きが、地下水の移行経

路と移行時間を表現しており、残された粒子ほど地表の流出までの時間が長い。つまり、時間の
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経過とともに寒色系の粒子が多く残っている場所が、検討領域内における地下水の滞留域と解釈

できる。検討領域内における地下水の流動域や滞留域といった地下水流動状態を直感的に可視化

した事例であり、さらに可視化したコンテンツに回転や移動などの効果や動きを付加することで、

複雑な地下水の流れの理解が深まると考えられる。可視化にあたっては、指定点から流出点まで

の地下水の移行経路沿いの位置座標や流速及び移行時間を用いており、これらの情報は地下水流

動解析や粒子追跡線解析を実施することで得られるため、容易に作成することができる利点があ

る。また、透明感を考慮した流線の表示や、流線を点で表示するなどの工夫を加えることで、よ

りわかりやすい可視化コンテンツの作成も可能と考えられる。 

 

 
図 2.1-5 地下水流動解析結果（地下水の流速分布・移行経路・移行時間）の可視化例 

左：粒子移行前、右：粒子移行途中 

 
3）統合数値モデルの可視化の試み 

図 2.1-6 に統合数値モデルの可視化の一例を示す。図 2.1-6 ではアニメーションによって地表

地形を経時的に変化させるとともに、涵養量を地表地形直下の青い線で表現し、その線の長さを

変えることで氷期・間氷期サイクルに応じた涵養量の変化を可視化した。これらの自然現象の変

化と地下水中の塩分濃度の変化を同期させて表示することで、地下水中の塩分の洗い出しが顕著

な場所や塩分が長期的に残留する場所が存在しており、これらの場所が検討領域における相対的

な地下水流動の変動域や滞留域であることが視覚的に確認できる。上記の検討結果から、統合数

値モデルの効果的な可視化が可能である見通しが得られたと考えられる。 

 



18 

 
図 2.1-6 統合数値モデルの可視化例 

アニメーションのスクリーンショット（20 万年ごと） 

 
2.1.4  まとめ 

東濃地域を山間部の事例として、過去百万年前から現在にかけての地形・地質モデル、地表環

境モデル、水理モデル及び地球化学モデルの各モデル間の相互関係を考慮した統合数値モデルを

提示するとともに、統合数値モデルの構築の汎用的なフローを更新した。 

不確実性については、特に地形変化に着目して古地形の復元にあたっての主要な不確実性を整

理するとともに、それらの不確実性が地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす影響を定量的に

分析した。その結果、着目する地下水の涵養域及び流出域となる主要な山地や谷などの形成や位

置といった大局的な地形分布の復元、並びにその復元に関する不確実性の適切な抽出が重要であ

ることを明らかとした。これら一連の検討を通じて、地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす

影響を定量的に評価することが可能な手法を概ね整備することができた。 
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可視化については、時間変化する現象、特に地下という一般には見ることができない空間を可

視化する方法について情報収集を行うとともに、地形・地質モデルと水理モデルの成果を用いた

可視化例を提示した。情報収集の結果、可視化結果を提示する対象者に応じた可視化の内容や条

件の設定、さらにはその内容や条件に適した可視化手法やシステムの選定が、効果的な可視化を

行ううえで重要であることを確認した。本事業で実施しているモデル構築結果や解析結果の可視

化例については、可視化内容の解説や特徴、可視化に使用したデータやツールをカタログ形式で

整理し、原子力機構の公開 HP に掲載した。また、過去百万年前から現在にかけての長期的な自

然現象の変化（地形変化及び涵養量の変化）とそれらを考慮した解析結果をアニメーションによ

って可視化し、統合数値モデルの効果的な可視化が可能である見通しを得ることができた。 

今後は、幌延地域を平野部の事例として統合数値モデルを提示するとともに、構築した統合数

値モデルの構築フローの妥当性確認が必要となる。また、統合数値モデルの構築の方法論及びデ

ータ取得からモデル化に至る一連のアプローチに内在する不確実性の定量化に向けた手法につい

て取りまとめることも必要である。可視化については、可視化カタログの可視化事例の拡張と記

載内容の最適化が求められる。また、地質環境長期変動モデルの構築や技術開発の高度化及び他

の調査・研究への適用において有用な情報を視覚的に提供できる取り組みの一環として、本事業

で開発しているモデル構築手法や要素技術の作業プロセスを、映像などを用いてより理解しやす

い形に可視化する必要がある。 
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2.2  地形・地質モデル 

2.2.1  背景と目的 

百万年以上に及ぶ時間スケールで過去から現在までの地質環境の長期変動を評価する技術を確

立するためには、これらの時間スケールの中で生じる地形・地質の変化が地表環境、水理、地球

化学などに与える影響について、数値シミュレーションに基づき検討することが有効である。こ

の検討において不可欠な情報は、地形・地質の三次元数値モデルである。しかし、過去百万年程

度の地形・地質発達史の主要な時間断面において、地形・地質が、三次元数値モデルによって復

元された研究は少ない。 

本事業では、東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例として、百万年以上の時間

スケールでの地史（テクトニクス）の検討や、古地形の推定及び地質・地質構造の復元を行い、

地形・地質の三次元数値モデル（地形・地質モデル）の構築やその方法論の整備を行う。 

平成 25 年度は、国際 FEP リスト（OECD/NEA, 20001)）にしたがい、東濃地域及び幌延地域

における既往事例研究の成果を整理し、地形・地質モデルの開発における問題点や課題を抽出し

た。平成 26 年度は、平成 25 年度に抽出された課題及び問題点に対して、既存情報の整理、共同

研究、各種分析・試験などを実施するとともに、それらの情報に基づき現状モデルについての確

認を行い、蓋然性の高い複数のシナリオ（地殻変動による新たな山地の形成、周期的な気候・海

水準変動など）に基づくモデルを検討した。さらに、平成 27 年度は、それまでに得られた成果に

基づき、東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例として、復元する時代を決定し、

約百万年前以降の三次元数値地形モデル（paleo-DEM）と三次元数値地質モデル（paleo-3D-GEO 

model）を構築して、それらの復元方法やパラメータ、処理内容の決定根拠などを合わせて提示

した。 

平成 28 年度は、平成 27 年度までの成果を踏まえ、東濃地域と幌延地域を山間部と平野部の事

例として、異なる環境におけるモデル構築の普遍化を目指したそれぞれの作業フローを提示し、

フロー内の各作業に内在する不確実性を整理する。また、そこで整理した不確実性を踏まえて平

成 27 年度とは異なる地形・地質モデルを構築するとともに、構築した地形・地質モデルを用い

て、東濃地域と幌延地域を事例とした地下水流動特性の長期変動幅の空間分布の評価並びに水理

モデルに与える重要因子の抽出手法を検討する（2.3 参照）。さらに、地形・地質モデルの高度化

に必要な科学的知見を蓄積するための個別課題である地質学的なデータに基づく岩石の風化状態

の復元手法に関する研究を実施する。なお、別の個別課題である断層発達史の解明手法に関する

研究については、後背地解析技術の開発（3 章）で述べる。 

 
2.2.2  アプローチ 

平成 28 年度は、(1)不確実性を考慮したモデル化・作業フローの提示、(2)地形・地質モデルの

構築、(3)岩石の風化状態の復元手法に関する研究を行う。各実施項目の詳細を下記に示す。 

 
(1) 不確実性を考慮したモデル化・作業フローの提示 

東濃地域と幌延地域を事例とした、地形・地質モデルに関する検討内容を踏まえて、それぞれ

異なる環境における情報の収集・整理からモデル化に至る一連の作業プロセスを作業フローで整

理する。その際、それぞれの作業プロセスに内在する不確実性を抽出するとともにその発生要因

や区分と合わせて整理する。 

 
(2) 地形・地質モデルの構築 

東濃地域及び幌延地域を事例として、(1)で整理した不確実性を踏まえて、平成 27 年度とは異
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なるシナリオやモデル化手法による地形・地質モデルを構築する。 

 
(3) 岩石の風化状態の復元手法に関する研究 

既存地質試料の化学組成分析を行い、その結果に基づいて過去の花崗岩の風化状態を復元する

方法論を検討した。 

 
2.2.3  実施結果 

(1) 不確実性を考慮したモデル化・作業フローの提示 

東濃地域と幌延地域を山間部と平野部の事例とした本事業におけるこれまでの成果（日本原子

力研究開発機構, 20142), 20153), 20164)）や平成 19 年度から平成 24 年度の経済産業省委託事業

「地層処分技術調査等事業（地層処分共通技術調査：地質環境総合評価技術高度化開発）」におい

て開発した次世代型サイト特性調査情報統合システムで整理した汎用的な地質環境調査の作業フ

ローやノウハウなど（日本原子力研究開発機構, 20085), 20096), 20107), 20118), 20129), 2013a10), 

2013b11)）の成果を踏まえて、百万年の時間スケールにおける地形・地質モデル構築に係る情報

の収集・整理からモデル化に至る一連の作業プロセスを作業フローとして整理した（図 2.2-1）。 

また、作業フローの各作業項目の不確実性について、SKB (2011)12)を参考に三つの不確実性で

区分した。SKB では安全評価に含まれる不確実性を、システムの不確実性（System uncertainty）、

概念の不確実性（Conceptual uncertainty）及びデータの不確実性（Data uncertainty）に区分

している（SKB, 201112)）。ここで、システムの不確実性については包括性の問題であり、シナリ

オに関連する全ての FEP が適切な方法で抽出されているか、また、除外された FEP は適切であ

ったかなどが挙げられる。概念の不確実性は地質環境特性の変化に関する天然のプロセスの理解

に関連しており、そのプロセスの理解だけでなく、数値モデル構築の際にどのように単純化する

かという問題も含む。データの不確実性については、数値モデル構築に利用されるデータに関す

る不確実性であり、データ間の相関や認識に関する不確実性（知識の欠如）と偶然性に関する不

確実性（天然の変動性）の区別を含んでいる（日本原子力研究開発機構, 20153)）。 

また、作業項目のうち、「モデル化領域の設定」では、概括的な地形・地質モデルに基づく地下

水流動解析により地下水流動系を把握する必要があることから（2.2.3 (2)参照）、その流れも作業

フローに明示した。 
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図 2.2-1 地形・地質モデルの作業フロー 

 
東濃地域と幌延地域では、同様の作業フローではあるが、東濃地域においては断層山地と盆地、

幌延地域では、山地・丘陵と平野に加えて、気候・海水準変動による陸域の変化や周氷河現象を

考慮する点で異なる。また、不確実性は作業フロー内のすべての作業項目に内在すると考えられ、

地形・地質モデルのアウトプットとなる概念モデルや数値モデルは複数のモデルが構築できると

考えられる。地形・地質の変化が地表環境、水理、地球化学などに影響を与えることから、地形・

地質モデルの構築において内在する不確実性を明確にしておくことが重要である。そのため、本

事業における東濃地域及び幌延地域を事例としたこれまでの検討内容を踏まえて、作業フローの

各作業項目における作業内容と不確実性、不確実性の発生要因を前述の不確実性区分とともに整

理した（表 2.2-1）。 

 

 

システムの
不確実性

概念の
不確実性

データの
不確実性

情報の収集・整理
・地表地形（陸上，海底）、地下水流動解
析の結果、地質構造の分布、海岸線位
置の変動範囲など

FEP解析による考慮すべき事象の
抽出

・断層・褶曲、隆起・沈降、侵食・堆積、気

候・海水準変動、周氷河現象など

編年表／シナリオの作成
・抽出したFEPsを時系列で整理（気候・地
形・地質・テクトニクス等）

モデル化領域の設定
・評価時間スケールにおいて境界条件と
なりえる特徴的な地形や、海水準変動
変動範囲を包含する領域

概念モデル
（基本ケース）

数値モデル
（基本ケース）

概念モデル
（オプションケース）

数値モデル
（オプションケース）

水理モデル
の構築・解析

データの
不確実性
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平成 28 年度は、各作業項目において抽出した不確実性とその発生因子のうち、地形・地質モデ

ルの作業フローのアウトプットとなる概念モデルと数値モデルの構築に着目して、東濃地域及び

幌延地域における検討事例も踏まえて、不確実性に関する分析を行った。 

概念モデルの構築では、その上流の作業で抽出した事象やシナリオに基づいて、百万年の時間

スケールで考慮すべき事象とその変遷を概念的に記述したモデルを作成する。したがって、概念

モデルを構築する際には、収集・整理した情報の不確実性とそれらの情報から抽出した事象の不

確実性、事象を時系列で整理した編年表や長期変遷シナリオ（日本原子力研究開発機構, 20142), 

20153)）が有する不確実性といったデータの不確実性と概念の不確実性を考慮する必要がある。

概念モデルの不確実性は、概念モデルに記述すべき事象（地形・地質事象）に関する天然のプロ

セスの理解に関する不確実性であり、その不確実性に起因して、複数の概念モデルが構築される

と考えられる。具体的な例として、幌延地域では、サロベツ断層の分布・形状やサロベツ断層と

大曲断層の活動開始時期が複数想定されることや、隆起・侵食に伴う封圧低下による高透水性割

れ目の形成・発達、氷期における不連続永久凍土の形成などが挙げられており（日本原子力研究

開発機構, 20153)）、これらの事象の取り扱い方によって複数の異なる概念モデルが設定できる。

また、東濃地域を事例とした検討（日本原子力研究開発機構, 20153)）では、現在参考可能な情報

から三百万年前以降の山地形成と断層発達を考慮した概括的な地形・地質概念モデルを作成して

おり、そこに新たな情報（例えば、本事業で検討を進めている風化に関する知見など）が加わる

ことで、その他の可能性についても検討することが可能となり、その結果、概念モデルの更新や

新たに異なる概念モデルが設定できる可能性がある。 

一方、数値モデルの構築では、概念モデルで記述した各事象に対して、収集した情報に基づい

てそれらの事象の空間分布を求めてモデルを作成する。数値モデルの構築における不確実性は、

数値モデルの構築方法に関する不確実性であり、概念の違い（情報の解釈の違い）や情報の数値

的なばらつきなどに関する数値モデルでの取り扱い方法や過去の地形・地質の分布・形状の復元

プロセスの違い、モデルの復元解像度、データの補間方法などが挙げられる。そのため、数値モ

デルについても複数のモデルが構築可能であると考えられる。そこで、東濃地域及び幌延地域を

事例として、古地形復元の概念の違い、古地形復元のプロセスの違い、地形分布・地質分布の解

像度の違い及び地形面の認定・対比の違い（データの補間方法の違い）に着目した数値モデルを

構築するとともに、数値モデルの構築方法に関する不確実性が地下水流動状態に与える影響につ

いて検討を行った（2.2.3 (2)及び 2.3.3 参照）。 

 
(2) 地形・地質モデルの構築 

1) 山間部の地形・地質モデル 

① 研究領域及びモデル化領域の設定 

地形変化や気候変動などの地質環境の変化が地下深部の地下水流動状態に及ぼす長期変動性を

評価するにあたっては、まず、長期変動性を評価する領域とその領域内の地下水流動状態を推定

するために必要となる数値モデルのモデル化領域の設定が必要である。モデル化領域の範囲や領

域境界条件の設定は、長期変動性を評価する領域内の地下水流動状態の推定結果に影響を及ぼす

可能性が懸念されることから、長期変動性を評価するうえで考慮すべき重要な不確実性の一つと

考えられる。適切なモデル化領域及びその境界条件の設定のためには、深部地下水流動系に影響

を与える可能性がある後背地地形や大規模な断層を考慮した地下水流動解析を実施し、評価対象

となる領域内を通過する地下水の涵養域から流出域までを包含する地下水流動系を抽出すること

が有効な手段の一つとされている（稲葉・三枝, 200513)）。これらのことを踏まえて、長期変動性

を評価する領域（以下、「研究領域」という）とモデル化領域の設定を行った。研究領域とモデル
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化領域の設定に関する具体的な手順を以下に示す。 

研究領域とモデル化領域を設定するために、まず、検討の対象地域における過去百万年スケー

ルの地形・地質発達史を踏まえつつ、深部地下水流動系に影響を及ぼす可能性のある後背地地形

（山地）を包含した広範囲を対象とした地下水流動解析を実施し、対象地域における概略的な地

下水流動系を把握する。次にこの領域内に任意の研究領域を設定し、設定した研究領域内を通過

する地下水の涵養域から流出域までを包含する地下水流動系を抽出し、その地下水流動系を包含

する範囲をモデル化領域として設定する。 

東濃地域においては、既往研究モデル（以下、「広域モデル」という）として、木曽山脈から濃

尾平野及び濃尾平野の形成に寄与したと考えられる断層山地（養老山地）を含む領域（図 2.2-2）

を対象に、主要な山地の隆起開始時期や隆起速度などの時代変遷を考慮して、150 万年前から現

在までの複数時期の概略的な古地形分布を復元して構築した地形・地質モデルに基づいて、地下

水流動解析を実施している（尾上ほか, 200914)）。その結果、山地や丘陵の成長や起伏の増加が地

下水流動特性に与える影響が相対的に大きいこと、地形変化に伴う涵養域から流出域までの地下

水流動系は、大きく変化していないことが明らかにされている（尾上ほか, 200914)）。本事業では、

この広域モデルの地下水流動解析結果を用いたパーティクルトラッキング解析（以下、「PT解析」

という）を実施し、研究領域内を通過する地下水流動系を抽出した。 

平成 27 年度モデル（以下、「土岐川流域モデル」という）では、水理モデルの妥当性確認に適

用可能な地球化学データが取得されている領域として、瑞浪超深地層研究所近傍を研究領域とし

て設定し、そこを通過する地下水流動系を確認して、その地下水流動系を包含する、土岐市西方

の渓谷部より上流部の土岐川流域（約 20 km 四方）をモデル化領域として設定した。（図 2.2-2；

日本原子力研究開発機構, 20164)）。一方、平成 28 年度のモデル化領域では、研究領域として、土

岐川中流域の 10 km×10 km 四方程度を設定し（図 2.2-2）、研究領域に配置した PT 指定点を通

過する地下水流動系を確認した。この際、現在及び約 110 万年前の二つの時期の PT 解析結果の

比較から、百万年程度の期間における地下水流動系の概略的な変化についても確認した。PT 解

析の結果からわかるとおり、百万年程度では研究領域内を通過する地下水流動系が大きく変化す

ることはなく、地下水の涵養域は遠方で研究領域の北東域に位置する美濃高原の南部、御嶽山や

木曽山脈である可能性が示唆されるが、流出域は概ね土岐川流域モデルの領域（図 2.2-3）（日本

原子力研究開発機構, 20164)）内に留まることを確認した。この結果を踏まえて、平成 28 年度モ

デル（以下、「木曽川流域モデル」という）のモデル化領域として、御嶽山、木曽山脈から華立断

層を含む約 100 km×約 70 km の領域を設定した（図 2.2-2）。これらのことから、研究領域を設

定する場所や範囲によって、モデル化領域の範囲は異なる。 
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図 2.2-2 研究領域及びモデル化領域の設定（山間部） 

 

 

図 2.2-3 研究領域内（東濃）を通過する地下水移行経路 
（PT 指定点:平面方向には 1 km 間隔、深度方向には深度 50 m～1,650 m に 200 m 間隔で配置） 

 
② 地形モデルの構築 

古地形復元のプロセスの違いに着目して、平成 27 年度とは異なる方法で、東濃地域の地形・地

質発達史における三つのステージ（100 万年前、45 万年前及び 14 万年前）の古地形モデルを作

成する。使用するデータの一覧を表 2.2-2 に示す。ベースデータには 10 m グリッドの数値標高

モデル（DEM）を 100 m グリッドにリサンプリングした DEM を使用した。DEM の数値解析に

ついては、地理情報システムのソフトウェアである ESRI® Arc GIS® 10.4 に実装されているモ
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デル構築機能（Model Builder）を用いた。測地座標系については世界測地系、平面直角座標系第

7 系を採用した。 

 
表 2.2-2 東濃地域の地形モデル作成において使用したデータ 

データ名 出典 使用目的 

10 m 数値標高モデル 国土地理院 基盤地図情報15) ベースデータ 

活断層分布図 活断層研究会編 (1991)16) 断層ブロックの作成 

20 万分の 1 シームレス

地質図 

産業技術総合研究所 地質調査総合

センター(編) (2007)17) 
河川の谷埋め 

 
(a) 処理内容 

地形モデル構築に係わる処理のフローを図 2.2-4 に示す。平成 28 年度の地形モデルでは、最

初に「断層運動と濃尾傾動運動による地形の変位量」をもつラスタデータ（変位ラスタ）を作成

した。次いで、現在の DEM から、変位ラスタを差し引くことで、過去から現在までの隆起量を

考慮した地形モデルを作成した。その後、100 万年前の地形モデルについては、「御嶽山の出現前

の地形」を考慮した処理を、14 万年前の地形モデルでは「現在の河川の谷埋め」を考慮した処理

をそれぞれ行った。最後に、本地形モデルでは、山地、谷（流路）、盆地の大まかな地形及び地形

配列を復元対象とすることから、全てのステージの地形モデルに対して 1 km 方眼での接峰面処

理を行った。以下では、地形モデルの構築に係わる処理内容について詳述する。 

 

 
図 2.2-4 東濃地域の地形モデル構築のフローと主な処理 
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・変位ラスタの作成 

変位ラスタは、断層運動による地形の変位量を示すラスタデータ（断層変位ラスタ）と濃尾傾

動運動による地形の変位量を示すラスタデータ（傾動変位ラスタ）を一つのラスタデータにまと

めたものである。断層運動による地形の変位量を示すラスタデータは次のように作成した。まず、

東濃地域における地形（図 2.2-5）と地形発達史（例えば、日本原子力研究開発機構, 20153)）を

考慮し、解析領域を断層により区切られる八つの断層ブロック（阿寺山地ブロック、木曽山脈ブ

ロック、二ツ森山地ブロック、見行山地ブロック、屏風山断層ブロック、三河高原ブロック、華

立断層ブロック、猿投山ブロック）に分割した（図 2.2-6）。これら八つの断層ブロックのうち断

層運動による地形の変位量を考慮するブロックは、二ツ森山地ブロックを除いた七つの断層ブロ

ックである。次に断層運動による垂直方向の平均変位速度を文献調査からまとめ（表 2.2-3）、こ

の平均変位速度のデータを用いて計算した変位量（メートル単位）を各断層沿いに設けた座標点

（コントロールポイント）に与えた（図 2.2-6）。そして、断層運動を考慮する七つの断層ブロッ

クを対象に、コントロールポイントから三角格子面である Triangle Irregular Network （以下、

「TIN」という）を発生させたうえでそれらの TIN をラスタデータに変換した。一方、断層運動

による変位を考慮しない二ツ森山地ブロックについては定数値 0 を与えたラスタデータとした。

最後に、八つの断層ブロックそれぞれのラスタデータを一つにまとめ、断層変位ラスタを作成し

た（図 2.2-6）。 

濃尾傾動運動による地形の変位量を示すラスタデータについては、解析領域よりも広範囲に設

けたコントロールポイントから TIN を発生させ、その TIN をラスタデータに変換することで作

成した（図 2.2-7）。コントロールポイントの位置及びパラメータ値については Sueoka et al. 

(2012)18), 田力ほか (2011)19), 「日本列島と地質環境の長期安定性」リーフレット記載の隆起量

マップ（地質環境の長期安定性研究委員会, 201120)）などを参考にした。 

 

 
図 2.2-5 東濃地域の地形と解析領域 

解析領域は黒枠で囲まれた領域である。 
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図 2.2-6 断層ブロックとコントロールポイント（上）及び断層変位ラスタ（下） 

コントロールポイントに与えたパラメータについては、表 2.2-3 を参照。 
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表 2.2-3 断層変位ラスタの作成に用いたパラメータ 

ブロック 断層 1,000 年間の変位量 [m] 引用文献 

木曽山脈 田切断層 0.7 (0～2 万年前) 0.28 (2～80 万年前) 文献 1 

 川路・竜丘断層 1 (0～4 万年前) 0.27 (4～80 万年前)* 文献 1 

 木曽山脈山麓断層群 0.8 (0～2 万年前) 0.27 (2～80 万年前)* 文献 1, 2 

 清内路峠断層 0.5 (0～6 万年前) 0.27 (6～80 万年前)* 文献 1 

阿寺山地 阿寺断層 0.4 文献 3 

二ツ森山地 なし なし なし 

屏風山断層 屏風山断層東部 0.33 文献 4 

 屏風山断層西部 0.15 文献 4 

三河高原 恵那山断層 0.2 文献 5 

見行山地 赤河断層北部 0.005 文献 4 

 赤河断層南部 0.07 (0～60 万年前) 0.012 (60～100 万年前) 文献 4 

華立断層 華立断層 0.1 文献 2, 5 

猿投山 猿投山北断層 0.3** 文献 6 

 猿投-境川断層 0.1 (0～1 万年前) 0.1 (1～100 万年前)* 文献 1 

*：文献の考察範囲外の時代のため、その外挿値とした。 

**：文献に記された平均変位速度の平均値を採用した。 

文献：1, 活断層研究会編 (1991)16)；2, 森山(1989)21)；3, 地震調査研究推進本部(2004a)22)；4, 陶土団体研究グ

ループ(1993)23)；5, 陶土団体研究グループ(1999)24)；6, 地震調査研究推進本部(2004b)25) 

 

 
図 2.2-7 傾動変位ラスタ（100 万年前の地形モデルの例） 

等値線（単位はメートル）は変位量を示す。 
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・隆起に係わる変位を考慮した地形モデルの作成 

隆起に係わる変位を考慮した地形モデルについては、ラスタ演算機能を用いて、現在の DEM

から変位ラスタを差し引くことで求めた。このとき、100 万年前と 45 万年前の地形モデルには、

盆地部を中心に標高 0 m 以下の領域が出現する。例えば、100 万年前の地形モデルでは、恵那・

中津川盆地において、最大で標高 -900 m に近い領域が生じる（図 2.2-8）。本事業では、こうし

た標高 0 m 以下の領域に対して、一度 null 値を与えた後、それらに Arc GIS にある「標高穴埋

め関数」（平面フィッティング/IDW （Inverse Distance Weighting：逆距離加重） 機能を用い

て、周囲の標高値から推定される標高値を与えた。 

 

 
図 2.2-8 標高穴埋め関数による標高値の推定 

 
・100 万年前と 14 万年前の地形モデルにおける個別処理 

100 万年前の地形モデルにおける処理：100 万年前の地形モデルでは、「御嶽山の出現前の地形」

を考慮した処理を行った。この処理では、まず阿寺山地ブロックの中に御嶽山ブロックを作成し

（図 2.2-9）、一律の標高値を与え定数ラスタとした。最後に、地形 DEM の上に御嶽山ブロック

の定数ラスタを重ねた。御嶽山ブロックに与えた標高値については、「100 万年前の地形モデル上

の阿寺山地ブロックと同等の標高値であること」及び「盆地状の地形が形成されないこと」の二

つの条件を満たすように標高 1,000 m とした。 
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図 2.2-9 100 万年前の地形モデルにおける御嶽山ブロックの範囲 

 
14 万年前の地形モデルにおける処理：14 万年前の地形モデルでは、MIS 6 の氷期に対応した

河川の谷埋めを考慮する必要がある。しかし、解析領域において、氷期の谷埋めの高さの基準と

なる河成段丘面区分図は作成されていない。そこで、平成 28 年度の地形モデルでは、特定の段丘

面の高さではなく、20 万分の 1 シームレス地質図（産業技術総合研究所 地質調査総合センター

(編), 200717)）に示された河川沿いの第四系の高さまで主要三河川（木曽川、土岐川、飛騨川）の

谷埋めを行った。河川の谷埋めの手順は次の通りである。 

処理 1：現在の地形図から主要三河川のポリラインデータを作成する。 

処理 2：隆起に係わる変位を与えた地形モデルを使用し、谷埋め法で接峰面図を作成する。谷

埋め法による接峰面処理は、日本原子力研究開発機構 (2016)4) に示した手順と同様で

ある。 

処理 3：「14 万年前の谷埋め接峰面図」から主要三河川のポリラインに標高値を与える。この

とき、河川ポリラインには 300 m 四方の平均標高を読み取らせた。これは、河川ポリ

ラインの蛇行部分が、100 m メッシュの「14 万年前の谷埋め接峰面図」の谷部と対応

しないケースが多々あるためである。つまり、河川ポリラインにおいて 100 m 四方の

標高値の読み取りを行うと、河川が上流から下流に向かい標高値を減ずることが出来 

なくなるという問題が生じるためである。 

処理 4：ポリラインデータをラスタデータに変換し、「14 万年前の河川ラスタ」を作成する。本

地形モデルでは、主要三河川の谷幅などを考慮し、ラスタデータのサイズを 500 m メ

ッシュサイズとした。 

処理 5：作成した河川ラスタを後述する 1 km 方眼による接峰面処理を終えた地形モデルに重

ね合わせる。 

処理 2 における「14 万年前の谷埋め接峰面図」の谷埋め幅と接峰面処理の回数については、次

のようにして決定した。まず、適当な谷埋め幅と接峰面処理の回数を与えて作成した「14 万年前

の谷埋め接峰面図」に 10 m 間隔の等高線を発生させる。次に 20 万分の 1 シームレス地質図（産
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業技術総合研究所 地質調査総合センター(編), 200717)）から、第四系を抽出し、それらを 10 m 間

隔の等高線が引かれた「14 万年前の谷埋め接峰面図」上に表示する（図 2.2-10）。最後に、主要

三河川沿いに「河川と抽出した地質が凡そ同じ標高にあること」と「現在の河川の流路と同じで

あること」の二つの条件をなるべく満たすように谷埋め幅と接峰面処理の回数を調整する。こう

した過程を経た結果、「14 万年前の谷埋め接峰面図」における谷埋め幅は 300 m 四方、接峰面処

理の回数は 10 回となった。 

 

 

図 2.2-10 14 万年前の河川ラスタの作成方法 

 
・接峰面処理 

接峰面処理では、1 km 方眼法に基づく処理を行った。GIS での具体的な処理は、次の通りで

ある。 

処理 1：地形 DEM に対して、ブロック統計機能を用いて 1 km 四方の最も高い標高値を各ブ

ロックの標高値に与える。 

処理 2：得られた標高値から標高 20 m の等高線を発生させ、それらから TIN を作成する。 

処理 3：TIN からラスタデータに変換する。 

処理 4：Arc GIS のサーフェスの平滑化機能を用いて DEM に閉塞凹地が出来ない処理を施す。 

14 万年前の地形モデルについては、主要三河川の流路を、現在の流路と同じくするために、接

峰面処理を終えた地形モデルに「14 万年前の河川ラスタ」を重ね合わせた。 

 
(b)  古地形モデル 

上記の各処理により形成された 14 万年前、45 万年前及び 100 万年前の地形モデルを図 2.2-11

に示す。 
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図 2.2-11 東濃地域における現在、14 万年前、45 万年前及び 100 万年前の地形モデル 

 

(c) 平成 27 年度と平成 28 年度の古地形復元のプロセスの違い 

平成 27 年度と平成 28 年度の 100 万年前の古地形モデル作成に係る作業手順を表 2.2-4 に示

す。平成 27 年度と平成 28 年度の両モデルにおいて内的営力（地殻変動・火山活動）と外的営力

（侵食作用）を考慮した処理を行った。平成 27 年度では、①と④が内的営力を考慮した処理であ

り、②と③が外的営力を考慮した処理である。平成 28 年度では、①と②と③が内的営力を考慮し

た処理であり、④が外的営力を考慮した処理である。しかし、平成 28 年度と平成 27 年度の古地

形モデルは復元する地形の空間スケールが大きく異なる。すなわち、前者が木曽川、飛騨川、土

岐川の三河川の流域を含む数千 km2 の範囲において山地、谷（流路）、盆地の大まかな地形及び

地形配列を復元対象とするのに対し、後者は現在の土岐川流域、数百 km2の範囲に分布する段丘

面や小起伏面に基づいた古地形が復元対象である。復元する地形の空間スケールが異なることに

起因して、平成 27 年度と平成 28 年度とでは古地形復元のプロセスや個別具体的な処理内容にお

いて以下に述べる違いがある。 
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・内的営力を考慮した処理 

断層による変位：平成 27 年度では、10 万分の 1 のスケールで俯瞰したときの山地・丘陵・盆

地との地形境界を考慮して断層ブロックを区切った。平成 28 年度では、40～50 万分の 1 のスケ

ールで俯瞰したときの山地・山脈・盆地との地形境界を考慮して断層ブロックを区切った。結果

として平成 27年度の断層ブロックの方が平成 28 年度のものより詳細なスケールでの起伏の違い

を反映させた区切られ方となっている。 

断層ブロックの処理内容については、平成 28 年度では平成 27 年度と異なり一つの断層ブロッ

ク内で複数の変位量を与える必要があった。そのため、平成 28 年度では、平成 27 年度と異なり、

コントロールポイントから TIN を組み、そこから変位ラスタを作成した。その結果、平成 28 年

度ではブロック内での変位量が不均一であり、断層沿いで最も変位量が大きくなる。 

濃尾傾動運動による変位：平成 27 年度と平成 28 年度では、傾動による変位量のコントロール

ポイントの数が前者で 3 地点であるのに対して、後者で数十地点に及ぶ。その結果、平成 27 年

度と平成 28 年度ではコントロールポイントの内挿補間法や作成された傾動ラスタの変位量分布

が異なる。傾動ラスタの変位量分布については、平成 27 年度は、東から西に向かって変位を低下

させる単純なパターンを示し、平成 28 年度は図 2.2-7 に示したように木曽山脈で最も変位量が

大きくなる比較的複雑なパターンを示す。しかし、重要なのは、平成 27 年度と平成 28 年度とも

に全体として東側に向かうほど変位量が大きくなること、すなわち両者ともに濃尾傾動運動の変

位パターンをとっており、地質学的な考え方と矛盾しないことである。 

平成 27 年度と平成 28 年度では、傾動による変位を最後に処理したか、断層変位と並列して処

理をしたかの違いがある。平成 27 年度では、作成した傾動ラスタが単純な形状をしているため、

本処理を最後に行っても出力される地形モデルに意図しない地形（例えば、急崖）が出現するな

どの問題は無かった。一方、平成 28 年度では傾動ラスタが複雑な形状をとるため、平成 27 年度

と同様に最後の処理とした場合、出力される地形モデルに意図しない地形が出現することが考え

られた。そのため、平成 28 年度では、平成 27 年度と異なり、傾動ラスタの作成を断層変位ラス

タの作成と並列して行い、処理後に意図しない地形が出現したとしても、その後の処理（例えば、

接峰面処理）において解消できるようにした。 

御嶽山の出現前の地形：平成 27 年度では火山活動を考慮する必要がなかったことから、平成

28 年度のみ処理を考慮した。 

 
・外的営力を考慮した処理 

外的営力を考慮した処理は、古地形面の復元と接峰面処理である。山地の隆起に伴う侵食につ

いては、(1) 東濃地域の丘陵・山地の頂部には隆起準平原と推測される小起伏面が良く発達して

いること、(2) 山地・丘陵の小地形スケールの開析谷は接峰面処理で埋めてしまうことから、平

成 27 年度、平成 28 年度の両モデルともに考慮していない。 

古地形面の復元：平成 27 年度の地形モデルでは、小～中地形である河成段丘面や小起伏面の

分布に基づいて侵食前の地形面（古地形面）の復元を行った。一方、平成 28 年度では数千 km2

の範囲において山地、谷（流路）、盆地の大まかな地形及び地形配列を復元対象とすることから、

それらの構成要素の一つに過ぎない河成段丘面や小起伏面を対象とした地形面の復元については、

基本的に考慮しない。しかし、14 万年前のモデルでは、解析領域内の主要 3 河川（木曽川、飛騨

川、土岐川）の流路の復元過程において、接峰面処理では過剰に流路が埋積される一方で、現流

路のままでは谷が深くなり過ぎるため、技術者判断で河川の谷埋め量を考慮に入れた処理を行っ

た。 

接峰面処理：平成 27 年度では小～中地形である小起伏面を開析する谷をノイズとして除去す
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るため接峰面処理の谷幅を 250 m とした。その処理回数については技術者判断に基づいている。

一方、平成 28 年度では、山地、谷（流路）、盆地といった中~大地形を開析する谷をノイズとし

て除去するため、平成 27 年度より広い 1 km 幅の谷埋め処理を行った。谷埋めの処理法としては

1 km 方眼法を採用した。平成 28 年度において方眼法を用いた理由は、平成 27 年度と異なり、

対象範囲が広いため、谷埋め法で必要となる谷埋め回数の制約における技術者判断の根拠の設定

が難しいためである。 

 
③ 地質モデルの構築 

モデル化領域を対象とした地質モデルは、平成 27 年度に整理した考え方や手順（日本原子力

研究開発機構, 20164)）を適用して構築した（図 2.2-12）。地質モデルに考慮した地質構造区分の

うち、地質分布は、既往検討（尾上ほか, 200914)）と同様に、堆積物、堆積岩及び基盤岩に区分し

てモデル化した。また、断層については、平成 27 年度の地質モデル（日本原子力研究開発機構, 

20164)）で考慮した断層をモデル化するとともに、既往検討（尾上ほか, 200914)）で考慮した断層

をモデル化の対象とした。なお、深度方向には本事業で研究対象とする深度 1,000 m 程度の地下

水流動がモデル下部境界の影響を受けることのないように、地表から標高-10 km までを対象範

囲とした。 

 

 
図 2.2-12 地質モデル（東濃地域） 

 
2) 平野部の地形・地質モデル 

① 研究領域及びモデル化領域の設定 

幌延地域においても東濃地域と同様の手順で研究領域とモデル化領域の設定を行った。幌延地

域における広域モデルでは、百万年の時間スケールでの変動が想定される隆起場（山地、丘陵）

や沈降場（平野）、さらに氷期において陸域となることが想定される大陸棚などの地形的特徴を考

慮する必要がある。既往研究として、地形的な高所である天塩山地や宗谷丘陵及び氷期において

陸域となることが想定される日本海沿岸の大陸棚を包含した東西約 130 km、南北約 75 km の領
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域（図 2.2-13）を対象とした地下水流動解析を実施している（前川ほか, 201026)）。本事業では、

この地下水流動解析結果を用いた PT 解析を実施し、研究領域内を通過する地下水流動系を抽出

した。研究領域は、水理モデルの妥当性確認に適用可能な地球化学データが取得されている領域

として、丘陵・平野・海域を含む 10 km×20 km 四方程度の領域を設定し（図 2.2-13）、東濃地

域と同様に、研究領域に配置した PT 指定点を通過する地下水流動系を確認した。図 2.2-14 の

PT 解析結果からわかるとおり、現在の地形条件においては研究領域内を通過する地下水は、宗

谷丘陵から涵養して西側に流動し、沿岸部周辺で流出する傾向を示しており、地下水流動系は概

ね平成 27 年度のモデル化領域（図 2.2-14）（日本原子力研究開発機構, 20164)）内に留まる。た

だし、幌延地域においては、広域モデルの領域において古地形を復元した事例がないため過去の

地形条件下における研究領域内を通過する地下水流動系の確認はできないが、宗谷丘陵の東方に

位置する問寒別盆地に分布する更別層（鮮新世後期～前期更新世末）に含まれる礫岩の礫種が、

その後背地である天塩山地を形成する神居古潭帯の蛇紋岩や白亜系堆積岩類を主な起源としてい

ること（岡・五十嵐, 199327)）から、過去百万年の時間スケールにおいては、大局的な山地の位置

関係は変わらないことが推定される。これらの結果を踏まえて、宗谷丘陵の尾根部から氷期にお

いて陸域となることが想定される日本海沿岸の大陸棚を包含する約 100 km×約 30 km をモデル

化領域として設定した。 

 

 

図 2.2-13 研究領域及びモデル化領域の設定（平野部） 

海域の水深コンター（10 m 間隔）は日本海洋データセンター28)に基づく。 
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図 2.2-14 研究領域内（幌延）を通過する地下水移行経路 

（PT 指定点:平面方向には 1 km 間隔、深度方向には深度 50 m～1,650 m に 200 m 間隔で配置） 

 
② 地形・地質モデルの構築 

平成 27 年度に実施した地形・地質モデル（現在、33 万年前、100 万年前の三つの時間断面）

に基づく水理地質構造モデルによる感度解析の結果から、数十 km の空間スケールにおける長期

変遷を考慮した地下水流動特性に影響を与える重要因子として、地形変化及び気候変動が抽出さ

れていることから（日本原子力研究開発機構, 20164)）、古地形復元の概念の違い、古地形復元の

プロセスの違い、データの補間方法の違いに着目して、地形・地質モデル（paleo-DEM と paleo-

3D-GEO model）を構築する。 

古地形の復元においては、数十万年前以降を対象とした場合、平野部では海成段丘面の形成年

代と現在の標高を指標として隆起量及び隆起速度を算出できることから（例えば、小池・町田, 

200129); 新里・安江, 200530); 太田ほか, 200731)）、段丘面の区分と酸素同位体ステージ（MIS）対

比ができれば、当時の地形を比較的高い確度で復元できると言える。一方で、百万年前の古地形

を復元する際には、指標となる段丘面がないことから、地史に基づき復元を行う必要がある。こ

のため、数十万年スケールの地形の復元と比較して不確実性は大きくなる。 

平成 27 年度に構築した 100 万年前の地形モデルでは、後期鮮新世後半に宗谷丘陵東縁部が陸

化し、以西は海底で勇知層が堆積する環境にあったこと（例えば、太田ほか, 200731); 新里ほか, 

200732)など）に着目して、150 万年前当時に海底にあった平らな地形が 150 万年かけて現在の高

さになったと仮定して、その仮定のもと百万年前にはどの程度の高さにあったかを算出して、100

万年前の地形モデルを構築した（日本原子力研究開発機構, 20164)）。ただし、この復元方法は、

150 万年前には、幌延断層以東は確実に陸化していたが、標高が不明であるため算出した隆起量

を、幌延断層以東にも当てはめた。 

幌延地域の地質構造は、約 230 万年前から始まった東西圧縮応力場により形成されていると考

えられ、鮮新世以降、東側からの短縮が顕著で、東から順次、fold-and-thrust 帯の地質構造が形

成され、堆積域の中心が西方へ移動していると考えられている（例えば、新里ほか, 200732); 安江

ほか, 200633)）。さらに、幌延断層以西に分布する大曲断層近傍の背斜成長開始時期が遅くとも100

万年前とされていること（石井ほか, 200834)）なども考慮すると、幌延断層以東は、百万年前以

降にはすでに平衡状態（隆起速度＝侵食速度）にあった可能性が考えられる。したがって、平成

28 年度は、百万年前以降、幌延断層以東は現在と標高が同じであると仮定した 100 万年前の地



40 

形・地質モデルを構築することとした。図 2.2-15 に 100 万年前の古地形復元の作業フローと各

作業における実施内容の概略を、表 2.2-5 に使用したデータをそれぞれ示す。なお、地形モデル

の作成には、地理情報システムのソフトウェアである ESRI® ArcGIS® 10.4 に実装されている以

下の機能を用いた。使用データの測地座標系は WGS84、UTM 座標系第 54 帯北である。 

・マップ代数演算ツール 

・内挿ツール 

・ラスタプロセッシングツール（クリップ、モザイク及びリサンプリング） 

・サーフェスツール（コンター及び陰影起伏） 

 

 
図 2.2-15 古地形復元の作業フロー 

 
表 2.2-5 幌延地域の地形モデル作成において使用したデータ 

データ名 出典 使用目的 

10 m 数値標高モデル 国土地理院 基盤地図情報 15) 陸域のベースデータ 

500 m メッシュ水深データ 日本海洋データセンター28) 陸域のベースデータ 

表層地質、地質構造、断層分布図 酒井・松岡 (2015)35) ブロック境界の作成 

 
地形モデルの作成にあたり、幌延断層以西に日本原子力研究開発機構 (2016) 4)で構築した 100

万年前の古地形 DEM、幌延断層以東に現地形 DEM に接峰面処理した結果を用いた。後者の接

峰面処理は、平成 27 年度に構築した 33 万年前の地形モデル（日本原子力研究開発機構, 20164)）

幌延断層地点における現地形接峰⾯標⾼と100万年前の古地形
標⾼との差を算出

サロベツ向斜軸／⼤曲断層地点でそれぞれ標⾼差0とし、最⼤
標⾼差の幌延断層に向かって断層直交⽅向で勾配がほぼ⼀定に
なるような⾯を作成

サロベツ向斜軸／⼤曲断層より⻄と、幌延断層より東をカット
し、傾斜補正量ラスターを作成

幌延断層より⻄の100万年前の古地形DEMと傾斜補正量ラス
ターを合成し、変位DEMを作成

変位DEMと幌延断層より東の現地形接峰⾯を接合

視覚的に滑らかに接合されているか否かを確認しやすくするた
め、10 m間隔等⾼線を描画

接合状況の確認

START

END

ラスター演算

内挿補間
（Natural Neighbor法）

クリップ処理

ラスター演算

モザイク処理

コンター処理

YES

NO

（補正点の修正）
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と同じ手法（方眼法）、処理内容（谷埋め幅、処理回数）により作成した。 

一方、幌延断層を境として、これらの二つの異なる DEM 地形をそのまま合成すると幌延断層

沿いに断層崖が生じることとなる。しかし、幌延断層が活断層であることを示唆する証拠は確認

されていないことから、100 万年前の地形モデルの作成にあたっては、幌延断層において断層崖

が生じることがないように、幌延断層以西に対して地形の傾斜補正を行うこととした。傾斜補正

にあたり、モデル化領域を傾斜補正する区間（データ補間方法）の異なる以下(a)、(b)の二つのパ

ターンを設定し、それぞれ三つのブロックに区分した（図 2.2-16）。 

 
(a) 「幌延ブロック（幌延断層以東）」、「サロベツ～幌延ブロック（サロベツ向斜～幌延断層

間）」、「海ブロック（サロベツ向斜以西）」 

(b) 「幌延ブロック（幌延断層以東）」、「大曲～幌延ブロック（大曲断層～幌延断層間）」、「海

ブロック（大曲断層以西）」 

 

 

 

図 2.2-16 地形モデルを作成するにあたり設定したブロック境界 
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新里ほか (2007)32) による後背地解析の結果によれば、幌延地域では前期更新世後半には、宗

谷丘陵（図 2.2-17）の西部も削剥環境にあったと考えられていることから、100 万年前の古地形

復元では、宗谷丘陵の発達を考慮することが重要である。このため、傾斜補正するブロックとし

て、大曲断層の活動に伴う背斜成長によって宗谷丘陵の西部が陸化したことを特徴づけられる、

サロベツ背斜と大曲断層の間の向斜部（以下、「サロベツ向斜」という）～幌延断層までを一つの

ブロックとする(a)「サロベツ～幌延ブロック（サロベツ向斜～幌延断層間）」を設定した。また、

100 万年前当時には大曲断層以西では、海面下で更別層が堆積する環境にあったことを考慮して、

(b)「大曲～幌延ブロック（大曲断層～幌延断層間）」を設定した。 

 

 

図 2.2-17 幌延地域及びその周辺の地形的特徴 

海成段丘面の分布は、小池・町田 (2001)29)、断層・褶曲軸は、酒井・松岡 (2015)35)に基づく。 

 
実際の作業過程を図 2.2-18 に示す。図 2.2-18 は、左から①「接峰面処理した現地形と 100 万

年前古地形の合成図」、②「傾斜補正区間における座標補正点」、③「内挿補間で作成した補正量」、

④「100 万年前の地形モデル（完成モデル）」を示している。これらの具体的な作業手順を以下に

説明する（図 2.2-15 参照）。 

 接峰面処理した現地形DEMと100万年前古地形DEMの合成図から、ラスタ演算処理により、

幌延断層地点における現地形接峰面標高と100万年前古地形標高との差を算出する。 

 (a)の「サロベツ～幌延ブロック（サロベツ向斜～幌延断層間）」及び(b)の「大曲～幌延ブロ

ック（大曲断層～幌延断層間）」の傾斜補正量を算出するため、サロベツ向斜／大曲断層及

び幌延断層に沿って、座標補正点（コントロールポイント）を設定する。また、サロベツ向

斜／大曲断層と幌延断層間及びその周辺にも任意でコントロールポイントを設定する。 

 内挿補間（Natural Neighbor法）により、標高差0 mであるサロベツ向斜／大曲断層地点か

ら、最大標高差となる幌延断層に向かって断層直交方向で勾配がほぼ一定になるような面

（傾斜補正面）を作成する。 

 クリップ処理により、傾斜補正面のサロベツ向斜／大曲断層より西側と幌延断層より東側を

カットし、傾斜補正量ラスタを作成する。 
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 ラスタ演算処理により、幌延断層以西の100万年前の古地形DEMと傾斜補正量ラスタを合成

（古地形DEMの標高に傾斜補正量ラスタの標高を加算）し、変位DEMを作成する。 

 モザイク処理により、変位DEMと幌延断層以東の接峰面処理した現地形DEMを接合する。 

 コンター処理により、10 m間隔等高線を描画して、地形の接合部が滑らかに接合されている

か否かを確認する。接合部の等高線が不自然な場合は、任意で設定したコントロールポイン

トを修正し、再度、内挿補間から行う。 

 
上記の手順で作成した 100 万年前の地形モデルを図 2.2-19 にそれぞれ示す。新たに作成した

地形モデル（100 万年前）は、平成 27 年度に作成した地形モデルと比較して、陸域が広くなる結

果となった。また、(a)のサロベツ向斜～幌延断層間を傾斜補正した 100 万年前古地形と(b) の大

曲断層～幌延断層間を傾斜補正した 100 万年前古地形の汀線（標高 0 m）位置は 3～4 km 程度

異なる結果となった。 

 

 

図 2.2-18 地形モデルの作成過程 
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(a) サロベツ向斜～幌延断層間を傾斜補正した 100 万年前の古地形 

 

 
(b) 大曲断層～幌延断層間を傾斜補正した 100 万年前の古地形 

 

 
(c) 平成 27 年度に作成した 100 万年前の古地形 

図 2.2-19 作成した 100 万年前の地形モデルと平成 27 年度の 100 万年前の地形モデルの比較 
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最後に、作成した 100 万年前の地形モデルと平成 27 年度に構築した 100 万年前の地質モデル

を統合した。統合には、 GEOMASS （ GEOLOGICAL MODELLING ANALYSIS AND 

SIMULATION SOFTWARE）システム（Ohyama and Saegusa, 200936)）の構成要素（各種地質

データの解析を支援する Landmark 社製ソフトウェア群、GIS として地質構造モデルの構築及

び可視化を支援する Earth Vision®、水理地質構造モデルの作成と地下水流動解析を行う Frac-

Affinity）のうち、 EarthVision®を使用して、スプライン補間することで 100 万年前の地質モデ

ルを構築した（図 2.2-20）。 

 

 
図 2.2-20 構築した 100 万年前の地質モデル（平面図） 

 
(3) 岩石の風化過程の復元に関する研究 

1) 地質試料の分析 

岩石の風化は主にケイ酸塩鉱物の加水分解による。特に長石類や雲母類の分解によって粘土鉱

物が生じ、溶存性の高い元素が流出する。このため、風化生成物の鉱物組合せや粒度組成、全岩

化学組成などの多角的な地質学的アプローチを用いることにより、過去の岩石の風化状態を復元

するための、より具体的なデータを得られる可能性がある。 

本研究においては、平成 27 年度まで岐阜県東濃地域に分布する土岐口陶土層を主な対象とし

て研究を進め、過去の風化状態を復元する手法を検討してきた。平成 28 年度は岐阜県東濃地域

の土岐口陶土層に加えて、同時期に形成された愛知県瀬戸地域の瀬戸陶土層及び異なる時期（新

第三紀鮮新世）に形成された三重県上野地域の古琵琶湖層群の粘土部層で採取された既存地質試

料を用いて、化学組成分析を行った。 

堆積物から供給源の風化状況を推定するには供給源岩が判明していることやその化学組成が既

知であることが必要である。そのため、本研究では、供給源の性質を探るために、コンドライト
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によって規格化された希土類元素（REE）スパイダーダイアグラムにおける Eu 負異常と、軽希

土類元素である La と Sm の比: (La/Sm)N（Taylor and McLennan, 198537)）を使用した。これら

の指標はマグマの分化に伴い比率が変化することが知られているため、結果的に共にマグマ系列

の分化度を示すこととなる。また、希土類元素は共に類似した化学的挙動を示すため、それぞれ

の元素の比率そのものは続成作用によって改変されにくく、堆積岩での希土類元素の比率は供給

源となる地質体におけるマグマ系列タイプの構成比を反映する。 

鮮新統の古琵琶湖層群伊賀粘土部層と中新統の瀬戸層群土岐口陶土層・瀬戸陶土層を比較する

と、図 2.2-21に示したEu負異常と(La/Sm)N比によって五つのグループに分けることができる。

これらのグループはそれぞれ分化程度の異なるマグマ系列の火成岩を母岩とすると考えられるが、

Eu 負異常は斜長石鉱物片の濃集度とも関連する。例えば、グループ A は高(La/Sm)Nによって特

徴付けられ、最も分化したマグマに由来すると考えられる。一方、グループ C は低(La/Sm)N－小

規模な Eu 負異常を示し、未分化なマグマを起源とする岩石種を含むと考えられる。グループ D

は低(La/Sm)N－中程度の Eu 負異常を示し、やや分化したマグマ系列（安山岩類）である。グル

ープ B は中程度の(La/Sm)N 比と中程度の Eu 負異常を示すので、上述 3 グループの中間的な組

成と言え、安山岩質～デイサイト質と考えられる。なお、グループ E は大きな Eu 負異常に特徴

づけられるが、(La/Sm)N比は中程度のものが多い。そのため、やや分化したマグマ系列を母岩と

する岩石から供給され、削剥・運搬過程において雲母類や長石類が減少するような鉱物粒子の溶

解や選択的な除去を被っていると考えられる。 

 

 
図 2.2-21 Eu 異常と(La/Sm)Nを使用した源岩識別図 

 
過去の風化状態を推定するためには、堆積場と後背地における化学的風化の程度を検討する必

要がある。そこで、平成 28 年度の検討においては、これまでの検討（日本原子力研究開発機構, 

20164)）で使用してきた CIA 値（Chemical Index of Alternation; Nesbitt and Young, 198238)）

を用いた。CIA 値は、可溶性成分（CaO、Na2O 及び K2O）と難溶性成分（Al2O3）の比率を用い

た指標で、アルカリ・アルカリ土類元素と難溶性元素である Al2O3 の比率を用いて化学風化度を

表現でき、広く用いられている。 

また、分析した試料は様々な粒度で構成されると推定されるため、粒度を表す指標として

Al2O3/SiO2比（日本原子力研究開発機構, 20164)）を用いた。 

Al2O3/SiO2 比と CIA 値を用いたグラフでは、瀬戸層群土岐口陶土層及び瀬戸陶土層とともに

古琵琶湖層群伊賀粘土部層は Al2O3/SiO2比と CIA 値に正の相関があり、細粒なものほど CIA 値

が高い（図 2.2-22）。伊賀粘土部層はその多くが Al2O3/SiO2 比は 0.20～0.60 であり、CIA 値は
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70～90 程度である。一方、瀬戸層群は更に広い範囲にプロットされるが、おおよそ Al2O3/SiO2

比は 0.05～0.60、CIA 値は 85～95 程度である。 

Eu 異常と(La/Sm)Nを使用した源岩識別図（図 2.2-21）において分けられたそれぞれのグルー

プに着目すると、古琵琶湖層群伊賀粘土部層の B・D グループ、瀬戸層群中新統の D グループに

おいて明瞭な相関関係が認められる（図 2.2-22）。C・E グループでは、検討個数が少ないためか、

相関は認められない（図 2.2-22）。 

 

 
図 2.2-22 Al2O3/SiO2比と CIA 値の関係 

 
次に、Eu 異常と(La/Sm)Nを使用した源岩識別図（図 2.2-21）によって認識されたグループ毎

に Al2O3-CaO+Na2O-K2O 三角図を作成した（図 2.2-23）。なお、CIA 値は堆積物の粒度と密接

に相関するので、同様な粒度の試料を比較することが必要であるため、Al2O3/SiO2比が 0.2～0.5

の分析結果のみを使用した。 

図 2.2-23 から、古琵琶湖層群伊賀粘土部層のプロットされる位置は、グループ A、グループ C

とも Al2O3 の端成分付近に相当する。グループ B、グループ D では CIA 値は 70～80 程度であ

り、グループ A、C とは異なった部分にプロットされる。一方、瀬戸層群土岐口陶土層はそのほ

とんどがグループ B に属し、CIA 値は 80～95 程度である。また、グループ E に属する瀬戸陶土

層も CIA 値は 80～95 程度である。 

なお、伊賀粘土部層と北又礫部層では層準によって後背地グループは異なり、伊賀粘土部層下

部ではグループ A、上部ではグループ B、北又礫部層ではグループ D が卓越する。構成鉱物では

伊賀粘土部層下部ではカオリナイトが、伊賀粘土部層上部と北又礫部層では雲母鉱物が卓越する。

このことから、グループ A はカオリナイトに比較的富み、グループ B、D が雲母鉱物に比較的富

む特徴を有する。 
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図 2.2-23 後背地グループごとの A-CN-K ダイアグラム 

粒度を揃えるために Al2O3/SiO2比：0.2～0.5 の試料に限定している。土岐口陶土層はグループ B、C

の中部中新統（黄色の丸）に、瀬戸陶土層はグループ D、E の中部中新統（黄色の丸）に属する。 

 
2) 風化状態を推定する方法論の検討 

古琵琶湖層群では、分析した試料の採取層準ごとに供給源（グループ A、B、C 及び D）が頻

繁に入れ替わることがわかった。これはそれぞれの層準を形成した河川系がそれぞれ異なる集水

域や供給源岩を持っていたことを意味しており、伊賀粘土部層では地域ごとに集水域の異なる複

数の河川系に由来する砕屑物が入れ替わりつつ集積する環境に、北又礫層では供給河川が大きく

変化しない環境にあったと推定される。このように、古琵琶湖層群伊賀粘土部層では供給源と風

化環境の変遷が記録されている。供給源は、大まかにはグループ A；分化したマグマタイプ（花

崗岩類）から、グループ B；中間的な分化度のマグマタイプ（グループ A と D の混合？）を経

て、グループ D；未分化～中程度の分化したマグマタイプ（安山岩類）へと変化したと考えられ

る。一方、堆積環境は蛇行河川による広い後背湿地を持つ環境から礫質・砂質なチャネルが卓越

する環境へ移り、全体として上方に粗粒化している。これらの堆積環境の変化は、供給源岩の変

化と一致しており、地形環境の変化に伴う供給河川系の変更や集水域の変化に起因している可能

性がある。 

一方、土岐口陶土層はグループ C や B に大部分が属し、安山岩もしくはデイサイト質な母岩が

想定される。瀬戸陶土層の試料は多くがグループ E に属するので、安山岩もしくはデイサイト質

な母岩としつつ、削剥・運搬時の長石や雲母類の減少が進む状況で堆積したと考えられる。後述

するように、これらの試料は高い CIA 値を持つことから、既に後背地で強い風化を被っていた可

能性がある。 

このように供給源岩と古風化度は多様であり、堆積物を一括した古風化度の議論は困難である。

そのため、供給源岩ごとに風化度を検証することが望ましい。この観点に立てば、グループ A に

属する層準は非常に風化が進んだ花崗岩類に由来すると考えられる。また、これらの CIA 値も高

く、強く風化を被る条件のもとで形成されたと考えられる。これに対してグループ D に属する層

準の堆積物は安山岩類に由来する。しかし、調査地域周辺には広い安山岩類の分布は認められず、

礫層の礫にも安山岩礫は乏しい（川辺ほか, 199639)）。また、土岐口陶土層や瀬戸陶土層は、古琵

琶湖層群よりもやや高い CIA 値を示している。また、瀬戸陶土層ではコンドライト規格化 REE

パターンは他地域と大きく異なり、雲母や斜長石の選択的な除去や溶解による効果を反映してい

ると考えられる。この効果が化学的風化によって生じたと考えると、瀬戸陶土層の源岩は他地域

に比べて非常に強い化学的風化を被っていると判断される。 

これらの検討の結果、堆積物からの古風化度の判別にはいくつかの制約を設けることが必要で
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ある。 

1) 一連の堆積物であっても、その供給源岩の多様性が見かけ上の古風化度を複雑なものとしてい

る。従って、REE 等を利用した源岩構成の識別が重要なものとなる。 

2) 同一の供給源に由来する堆積物であっても、堆積時の粒度構成によって異なる鉱物組合せが生

じるため、その化学組成や鉱物構成も多様なものとなる。古風化度を評価する際にはアルカリ

元素・アルカリ土類元素の流出に伴う全岩化学組成の変化が指標とされるが、粒度による元素

構成の差違を考慮した評価が必要である。 

 
粘土鉱物や化学組成からの古風化度評価を行うためには、本報告書で述べたような供給源岩構

成と粒度構成の制約を設けることが必要であり、試料単位の化学組成や鉱物組合せと堆積物形成

のメカニズムを考慮した堆積学的記載を併用することが有効な手段と言える。特に、供給源変化

は供給水系の変化と関連していることが多いと考えられることから、その検出のためには供給源

岩の判別とあわせて堆積システムの変化を見いだすことが必要である。そのため、これらの古風

化環境の評価は、集水域全体のテクトニックな安定性と堆積盆の安定性を評価できる広域的な堆

積学的調査の基盤の上に実現できると考えられる。 

 
2.2.4  まとめと課題 

東濃地域と幌延地域を山間部と平野部の事例として、これまでの検討内容を踏まえて、情報の

収集・整理からモデル化に至る一連の作業プロセスを作業フローとして整理した。また、それぞ

れの作業プロセスに内在する不確実性とその発生要因を整理するとともに、作業のアウトプット

となる概念モデルと数値モデルの不確実性に着目して、不確実性に関する分析を行った。さらに、

抽出した不確実性のうち、古地形復元の概念の違い、古地形復元のプロセスの違い、地形分布・

地質分布の解像度の違い及び地形面の認定・対比の違い（データの補間方法の違い）に着目して、

東濃地域及び幌延地域を事例に数値モデルを構築し、それらの不確実性が実際のモデルに与える

影響を確認した。今後は、内在する不確実性が構築したモデルに与える影響や不確実性の幅を定

量的に分析・評価するとともに、モデル作成に係る情報や作業プロセス、そこに含まれるノウハ

ウを含めた一連の流れを明確化し、百万年以上の時間スケールの地形・地質の三次元数値モデル

構築に関する汎用性のある方法論を整備する。 

さらに、地形・地質モデルの高度化に必要な岩石の風化状態を復元する手法を検討した。既存

地質試料の化学組成分析の結果、過去の風化度の評価を行うためには、源岩構成と粒度構成の制

約を設けることが必要であり、試料単位の化学組成や鉱物組みあわせと堆積物形成のメカニズム

を考慮した堆積学的記載を併用することが有効な手段である。 
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2.3  水理モデル 

2.3.1  背景と目的 

地層処分における地質環境の安定性を評価するうえで、自然現象に伴う地質環境特性の長期変

化を考慮することが重要であり、この地質環境特性の一つである地下水の流動方向や流速といっ

た地下水流動特性の時間変化を評価するうえでは、水理モデルの構築が必要となる。水理モデル

は、地形分布や水理地質構造の水理特性を反映した地下水の水圧分布や流速分布などの地下深部

の地下水流動特性を数値化したものである。水理モデル構築に際しては、地下水流動特性に与え

る影響因子を抽出するとともに、それらを考慮した水理地質構造モデルの構築や地下水流動解析

の実施が重要である。さらには、地下水流動解析を行う際の解析領域や時間断面も、影響因子や

その関連性を考慮して設定する必要がある。このような影響因子や、影響因子間の関連性を明確

に示したものとして FEP（OECD/NEA, 20001)）がある。 

本事業では、東濃地域と幌延地域を山間部と平野部の事例として、既存情報から水理データを

収集・整理し、2.2 で作成した地形・地質モデルをベースとして水理地質構造モデルを構築すると

ともに、水理地質構造モデルを用いた地下水流動解析を試行しつつ、過去から現在までの地下水

流動特性（水理ポテンシャルや流動系など）の変化を明らかにするための方法論を構築する。 

以上を踏まえ、平成 25 年度は、東濃地域と幌延地域を事例として、地下水流動特性の長期変遷

を評価するうえで重要な FEP の抽出や、FEP 間の関連性を整理した。平成 26 年度は、東濃地域

を事例として、地下水流動特性の長期的な時間変化を把握するための地下水流動解析結果に対し、

各 FEP が与える影響の程度の違いを整理した。さらに、これまで幌延地域で開発・適用してきた

解析手法（Sequential Modeling System of geological evolution impact on groundwater flow : 

以下、「SMS」という ; 今井ほか, 20092)）の東濃地域での適用性を確認した。一方、幌延地域で

は、SMS を用いて地下深部の高い間隙水圧の再現性について解析的な検討を実施した。平成 27

年度は、東濃地域と幌延地域を事例として地形・地質モデルに基づく長期変遷を考慮した水理モ

デルを用いて感度解析を実施し、定量的な指標を用いて地下水流動状態の長期的な変動性の空間

分布の評価や水理モデルに与える重要因子の抽出を行った。 

平成 28 年度は、これまでの検討結果を踏まえて、水理モデルの作業フローを提示するととも

に、平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法（日本原子力研究開発機構，

20163)）を用いて、上記フローに内在する不確実性の抽出・分析に関する検討を実施した。 

 
2.3.2  アプローチ 

東濃地域と幌延地域を事例としたこれまでの検討結果に基づき、地形・地質モデル及び地表環

境モデルの情報に基づく水理モデル構築と解析条件設定の作業フローを提示する。また、作業フ

ローの各作業項目に内在する不確実性を抽出するとともに、その発生要因や区分について整理す

る。さらに、地形・地質モデル並びに水理モデル構築に関する不確実性のうち、主要な不確実性

を対象として、平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法を適用した不確

実性の影響分析を実施する。 

なお、地下水流動状態の長期変動性の評価に必要となる水理地質構造モデルの構築及び地下水

流動解析・PT 解析は、GEOMASS システム（Ohyama and Saegusa, 20094)）の構成要素のう

ち、Frac-Affinity を用いて実施する。Frac-Affinity は、有限体積法による地下水流動解析コード

であり、ハイブリッド媒体として岩盤部、岩盤中の割れ目及び断層などの不連続構造を同時に考

慮できるため、不均質な水理地質構造の分布をより現実的に表現できる特徴を有する（Ohyama 

and Saegusa, 20094)）。 
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2.3.3  実施結果 

（1） 不確実性を考慮した作業フローの提示 

図 2.3-1 に、水理モデル構築と解析条件設定の作業フローを示す。山間部及び平野部ともに同

様の作業フローで水理モデルの構築が可能である。水理モデルは、2.2 で作成した地形・地質モデ

ルをベースとして構築され、地下水流動解析に必要となる解析条件については、2.5 の地表環境

モデルに基づき設定される。さらに、地下水流動解析結果から推定された地下水流動状態の長期

変動性と 2.4 の地球化学モデルとの比較検討を行うことで、一連の作業アプローチの妥当性が確

認される。 

図 2.3-1 に示すとおり、作業フローの各作業項目においては、作業に伴う不確実性が内在して

おり、それらの不確実性に基づき地下水流動解析を実施する解析ケースを設定することで、不確

実性が地下水流動特性に及ぼす影響の分析が可能となり、評価対象領域における地下水流動状態

の長期変動性を評価するにあたっての重要な不確実性の抽出や定量的な影響の程度が確認できる

と考えられる。水理モデルの作業フローから抽出した不確実性について、その発生要因や区分に

ついて整理した（表 2.3-1）。水理モデルに関する不確実性は、“概念の不確実性”と“データの不

確実性”の二つに区分される。100 万年の時間スケールに及ぶ長期変遷を考慮した水理モデルに

おいては、特に海水準変動や地殻変動に伴って変化する地形・地質構造分布と、設定したモデル

化領域範囲や境界条件との間に不整合が生じることで、評価対象領域を通過する地下水流動系に

影響を及ぼすことが懸念される。つまり、“概念の不確実性”については、モデル化領域設定の違

いに関する不確実性の取り扱いが重要となる。また、地表環境モデルに示したとおり、長期的な

気候変動に伴う気温・降水量などの地表環境の変化については、データや情報が乏しく様々な仮

定のもとで推定されていることから、その推定結果には多くの不確実性が含まれる。そのため、

“データの不確実性”については、上部境界条件の設定値やばらつきに関する不確実性の取り扱

いが重要となると考えられる。 

 
表 2.3-1 水理モデルにおける不確実性の整理 

 

 

作業概要 不確実性 不確実性の発生要因
不確実性
の区分

概括的な地形・地質構造分布に基づいて、評価
対象領域を通過する地下水流動系を包含しつ
つ、地下水の分水界となる尾根や河川などを境
界としたモデル化領域を設定する。

モデル化領域
設定の違い

海水準変動や地殻変動に伴う地形・地質構造分
布の変化によって地下水の分水界が変化するな
ど、評価対象領域を通過する地下水流動系に影
響を及ぼす可能性がある。

概念の
不確実性

水理モデルに考慮される水理地質構造は、透水
性などの物性値の違いに基づき区分設定する。

水理地質構造
区分設定の違い

水理地質構造の物性値に関する情報が不足して
おり、評価対象領域内における地下水流動特性
を評価するための適切な区分設定ができない可
能性がある。

データの
不確実性

モデル化領域における水理地質構造を単純化し
つつ、それらの特性を数値モデルとして表現可
能なモデル化手法を選定する。

モデル化手法
の違い

モデル化領域内の水理地質構造に関する情報の
不足や知識の欠如によって、それらの有する特
性を適切に数値モデルとして表現できない可能
性がある。

概念/
データの
不確実性

水理モデルに考慮した地形及び区分設定した水
理地質構造の三次元分布の再現性に留意して、
数値計算のための要素分割の大きさを設定す
る。

離散化手法
の違い

地形及び水理地質構造の三次元分布の再現性が
不十分な要素分割の大きさであり、評価対象領
域内の地下水流動特性を適切に評価できない可
能性がある。

概念の
不確実性

モデル化手法に応じて、水理地質構造の特性を
数値モデルに反映するための水理特性を設定す
る。

水理特性の
設定値やばらつき

水理地質構造の物性値に関する情報が不足して
おり、評価対象領域内における地下水流動特性
を評価するための適切な水理特性の設定ができ
ない可能性がある。

データの
不確実性

側方・下部
境界条件

設定したモデル化領域の境界周辺における地形
条件や水理地質構造分布と整合した境界条件を
設定する。

モデル化領域
設定の違い

海水準変動や地殻変動に伴う地形・地質構造分
布が変化することで、モデル化領域境界に適切
な境界条件を設定できない可能性がある。

概念の
不確実性

上部
境界条件

モデル化手法及びモデル化領域に応じて、地表
面の境界条件となる降水量や涵養量を設定す
る。

境界条件の設定値や
ばらつき

海水準変動や気温・降水量の変化といった長期
的な地表環境の変化に関する情報が不足してお
り、地表面に適切な境界条件を設定できない可
能性がある。

データの
不確実性

境界条件
の設定

作業項目

モデル化領域
の設定

水理地質構造区分
の抽出

モデル化手法
の選定

モデル化領域
の離散化

水理地質構造ごとの
水理特性の設定



54 

 

図 2.3-1 水理モデル構築と解析条件設定の作業フロー 

 
（2） 水理地質構造モデルの構築 

1） 東濃地域 

水理地質構造モデルは、2.2 の地質モデルと同様のモデル化領域（約 100 km×約 70 km、深度

方向に地表から標高-10 km）を対象に、平成 27 年度に整理した考え方や手順（日本原子力研究

開発機構，20163)）を適用して構築した（図 2.3-2）。 

水理地質構造モデルに考慮した水理地質構造区分は、地質モデルと同様に三つの地層及び 13

条の断層である（表 2.3-2）。三次元格子の分割は、地質モデルにおける地形の起伏及び水理地質

構造の分布形状の再現性、並びに地下水流動解析の収束性を考慮して設定した（図 2.3-2）。また、

水理地質構造モデルに設定した水理特性及び境界条件の基本設定を、それぞれ表 2.3-2 及び表 

2.3-3 に示す。 

 

地形・地質モデル

水理地質構造区分
の抽出

モデル化領域の設定

水理地質構造モデル
（現在）

水理地質構造のモデル化

水理地質構造ごとの
水理特性の設定

境界条件の設定

モデル化領域の離散化

地下水流動解析
粒子追跡線解析

地表環境モデル

地球化学モデル

《 不確実性の抽出 》

モデル化領域設定の
違いが及ぼす影響

水理地質構造区分設定
の違いが及ぼす影響

離散化手法の違いが
及ぼす影響

水理特性の設定値や
ばらつきが及ぼす影響

境界条件の設定値や
ばらつきが及ぼす影響

解析ケースの設定

不確実性による影響が
小さい領域の同定

（相対的な変動性の空
間分布を定量化）

解析結果の統計処理
（地下水流動状態の
変動係数，標準偏差）

整合性確認

過去の地形・地質モデ
ル構築に関する不確実
性（例えば，古地形分
布の推定方法など）

水理地質構造モデル
（過去）

モデル化手法の選定

モデル化手法の違いが
及ぼす影響
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図 2.3-2 水理地質構造モデルの三次元格子分割（東濃地域） 

 

表 2.3-2 水理特性の設定（東濃地域） 

 
透水係数は尾上ほか(2015)5)、不飽和特性曲線は国土技術研究センター(2002)6)、 

山石ほか(1998)7)に基づく。 

 

水平方向
（断層面方向）

鉛直方向
（断層面直交方向）

堆積物 礫質土・砂質土

堆積岩 1.6×10-7 1.6×10-9 新鮮岩

基盤岩 2.8×10-8 1.0×10-7 新鮮岩

断層 4.0×10-7 1.0×10-11 風化岩

水理地質構造区分
透水係数 [ms-1]

不飽和
特性曲線

1.0×10-6
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表 2.3-3 境界条件の設定（東濃地域） 

 
※ 木曽川及び土岐川などの主要河川については、地表面固定水頭境界を設定。河道形状は、 

各モデルの地形に基づく流路解析結果に基づき上位二次を反映。 

 
2） 幌延地域 

水理地質構造モデルは、2.2 の地質モデルと同様に、平成 27 年度に構築した水理地質構造モデ

ル（日本原子力研究開発機構，20163)）を適用した。図 2.3-3 に、水理地質構造モデルの三次元

格子分割を示す。また、水理地質構造モデルに設定した水理特性及び境界条件の基本設定を、そ

れぞれ表 2.3-4 及び表 2.3-5 に示す。 

 

 
図 2.3-3 水理地質構造モデルの三次元格子分割（幌延地域） 

（日本原子力研究開発機構，20163)） 

現在 14万年前 45万年前 100万年前

温暖期
自由浸出条件

（涵養量：118 mm y-1）

自由浸出条件

（涵養量：231 mm y-1）

寒冷期
自由浸出条件

（涵養量：69 mm y-1）

自由浸出条件

（涵養量：96 mm y-1）

温暖期

寒冷期

温暖期

寒冷期

上部境界
※

自由浸出条件

（涵養量：322 mm y-1）

自由浸出条件

（涵養量：140 mm y-1）

側方境界 不透水条件

下部境界 不透水条件

モデル境界面 気候条件
水理モデル
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表 2.3-4 水理特性の設定（幌延地域） 

（日本原子力研究開発機構，20163)を修正） 

 

透水係数は産業技術総合研究所(2011)8)、太田ほか(2007)9)、操上ほか(2008)10)、電力中央研究所(2011)11)、

不飽和特性曲線は国土技術研究センター(2002)6)、竹下(1990)12)に基づく。 

 

表 2.3-5 境界条件の設定（幌延地域） 

（日本原子力研究開発機構，20163)） 

 
※ 温暖期については、天塩川に水頭固定条件を設定。天塩川の河道形状は現在地形に基づき設定

し、他のモデルにも適用。 

* 解析の収束性の観点から 0.365 mm y-1（0.001 mm d-1）を設定。 

温暖期の涵養量は、操上ほか(2008)10)に基づく。 

 
（3） 地下水流動状態の長期変動性評価における不確実性の影響分析 

平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法（日本原子力研究開発機構，

20163)）を用いて、地形・地質モデル及び水理モデル構築の作業フローに内在する不確実性の抽

水平方向
（断層面方向）

鉛直方向
（断層面直交方向）

更別層 礫質土・砂質土6)

・引用文献8)に基づき設定

・「深度0 m～250 m：10-5 m s-1オーダー、深度250 m
～470 m：10-7 m s-1オーダーの値」の対数平均値を設定

勇知層 礫質土・砂質土6) ・引用文献9)に基づき設定

・HDB-1～11の対数平均値を設定

声問層 泥岩12)
・引用文献9)に基づき設定

・HDB-1、3～8、10～11、PB-V01の声問層中の対数平
均値から設定

稚内層浅部 泥岩12) ・引用文献9)に基づき設定

・HDB-1、3～8、10、11、PB-V01の対数平均値を設定

稚内層深部 泥岩12) ・引用文献9)に基づき設定
・断層岩を含まない区間の対数平均値を設定

増幌層～
古第三系 礫質土・砂質土6) ・引用文献10)に基づき設定

白亜系 礫質土・砂質土6) ・引用文献10)に基づき設定

断層 泥岩12) ・引用文献11)に基づき設定

・「1.9～3.5×10-10 m s-1」の対数平均値を適用

透水係数 [ms-1]
不飽和

特性曲線
備考

1.0×10-6

2.7×10-10

水理地質構造
区分

5.9×10-10

5.0×10-11

5.0×10-12

9.4×10-10

6.5×10-9

1.6×10-8

現在 33万年前 100万年前

温暖期

寒冷期

寒冷期

（不連続永久凍土）

自由浸出条件
（涵養量：タリク部は温暖期、
永久凍土部は寒冷期と同様）

上部境界
（海部）

温暖期／寒冷期

温暖期

寒冷期

温暖期

寒冷期

温暖期

寒冷期

モデル境界面 気候変動
水理地質構造モデル

上部境界※

（陸部）

自由浸出条件（涵養量：120.5 mm y-1 ）10)

自由浸出条件（涵養量：0 mm y-1 
相当）

*

―

水頭固定条件（海水の比重考慮）

側方境界 不透水条件

下部境界 不透水条件

汀線位置
（海水準変化）

標高 0 m

標高 -120 m
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出や影響分析に関する検討を実施した。上記評価手法では、地形条件や境界条件が異なる水理地

質構造モデルを用いた定常状態の三次元飽和/不飽和地下水流動解析結果を統計的に整理するこ

とで、長期的な自然現象に伴う地下水流動状態の変動性の評価や、それに影響を及ぼす重要因子

を抽出することが可能となる。平成 27 年度の検討の結果、東濃地域では地形変化が、幌延地域で

は地形変化と気候変動が重要因子として抽出されている。そこで、特に地形変化と気候変動の不

確実性に着目するとともに、各不確実性の影響分析の対象項目を設定し、東濃地域と幌延地域の

それぞれで地下水流動状態の長期変動性評価を実施した（表 2.3-6）。 

 
表 2.3-6 不確実性の分析対象項目 

 
 

1） 解析ケースの設定 

① 東濃地域 

平成 27 年度と同様に地形変化及び涵養量の変化を、山間部である東濃地域の地下水流動状態

に影響を及ぼす影響因子として設定し、影響因子並びに不確実性の影響分析のための解析ケース

を整理した（表 2.3-7）。 

地形変化及び涵養量の変化が地下水流動状態に及ぼす影響は、木曽川流域モデル（図 2.3-2）

を用いて分析した。したがって、100 万年の時間スケールを対象とした場合には、100 万年前か

ら現在までの四つの水理地質構造モデルに、寒冷期及び温暖期の 2 パターンの涵養量を境界条件

とした全 8 ケースの解析結果に基づく統計解析となる。 

また、以下に各不確実性の影響分析の設定条件を示す。 

 
○ 古地形復元の概念の違い【地形の発達履歴の解釈】 

地形・地質に関する不確実性のうち、古地形復元の概念の違いについては、地質学的及び地形

学的な観点に基づく地形の発達履歴の解釈に着目した。図 2.3-4 及び図 2.3-5 に、木曽川流域モ

デルと広域モデル（尾上ほか，200913)）の地表地形を示す。木曽川流域モデルは、10 m 数値標高

モデル、活断層分布図及び地質図を基礎情報として、活断層変位や山地地形発達などの地形学的

発達履歴に基づく古地形の復元手法を用いて構築したものである。広域モデルは、50 m 数値標高

モデル及び活断層分布図を基礎情報として、山地の隆起開始時期、活断層の変位などの地質・地

形学的発達履歴に基づく古地形の復元手法を用いて構築されたものである。広域モデルと比較し

て、木曽川流域モデルは河川や尾根部がより詳細に表現されている。また、過去のモデルほど古

地形の復元結果の違いが大きいことがわかる。両モデルにおいては、古地形復元の対象とした時

期が多少異なるものの、時間スケールが同程度のモデルを用いて、地形の発達履歴の解釈が地下

水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。 

東濃地域 幌延地域

古地形復元の概念の違い 地形の発達履歴の解釈
幌延断層周辺の丘陵・山地の

発達時期

古地形復元のプロセスの違い 使用データ/復元手順 復元手順

地形分布の復元解像度 地形起伏の分解能 -

地質分布の復元解像度 地質構造の区分 -

地形面の認定・対比の違い - データの補間方法

涵養量の変動幅

海水準の変動幅

水理
水理特性の設定値や

ばらつき
断層の透水性 断層の透水性

地質環境 不確実性
影響分析の対象項目

地形・地質

地表環境
境界条件の設定値や

ばらつき
涵養量の変動幅
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○ 古地形復元のプロセスの違い【使用データ／復元手順】 

地形・地質に関する不確実性のうち、古地形復元のプロセスの違いについては、使用データや

復元手順に着目し、土岐川流域モデルと木曽川流域モデルを用いて分析を行った。土岐川流域モ

デルは、10 m 数値標高モデル、河成段丘面区分図、小起伏面区分図及び活断層分布図を基礎情報

として、地形面区分、段丘地形発達、活断層の変位などの地形学的発達履歴に基づく古地形の復

元手法を用いて構築したものである。古地形復元のアプローチは、木曽川流域モデルと同様であ

るものの、基礎情報として使用したデータやモデル化対象となる空間スケールが異なるため、復

元された古地形分布やモデルに考慮した地質構造分布は異なる（図 2.3-6）。これらのモデルを用

いて、使用データ／復元手順が地下水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。 

 
○ 地形分布の復元解像度【地形起伏の分解能】／地質分布の復元解像度【地質構造の区分】 

地形・地質に関する不確実性のうち、地形分布及び地質分布の復元解像度については、地形起

伏の分解能や地質構造の区分に着目し、木曽川流域モデルの地形起伏や地質を単純化した水理地

質構造モデルを構築した。図 2.3-7 に、100 万年前の木曽川流域モデルをベースとして、地形起

伏や地質を単純化した水理地質構造モデル（以下、それぞれを「地形単純化モデル」、「地質単純

化モデル」という）を示す。地形単純化モデルは、木曽川流域モデルの地形起伏をスムージング

することで細かな谷や尾根といった起伏がない仮想の地形分布を作成することで構築した。地質

単純化モデルは、基本モデルの水理地質構造区分のうち、堆積物と堆積岩を基盤岩と設定するこ

とで構築した。これらのモデルを用いて、地形起伏の分解能や地質構造の区分が地下水流動特性

に及ぼす影響分析を実施した。 

 
○ 境界条件の設定値やばらつき【涵養量の変動幅】 

地表環境に関する不確実性である境界条件の設定値やばらつきについては、涵養量の変動幅に

着目した。平成 27 年度に地表環境モデルで推定した結果（日本原子力研究開発機構，20163)）に

基づき、各時代における寒冷期及び温暖期の涵養量の最小値及び最大値を設定し（表 2.3-7）、涵

養量の変動幅が地下水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。 

 
○ 水理特性の設定値やばらつき【断層の透水性】 

水理に関する不確実性のうち、水理特性の設定値やばらつきについては、水理地質構造モデル

に考慮した断層の透水性に着目した。原子力機構による既往の調査・解析によって異方性を有す

ることが確認されている月吉断層以外の断層を対象として、異方性（表 2.3-2 参照）と高透水性

（断層面及び断層面直交方向ともに 4×10-7 m s-1）を設定し、断層の透水性が地下水流動特性に

及ぼす影響分析を実施した。 
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図 2.3-4 木曽川流域モデル（地表地形） 

 

 
図 2.3-5 広域モデル（地表地形） 
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図 2.3-6 木曽川流域モデルと土岐川流域モデルの地表地形分布の比較 

 

 

図 2.3-7 地形単純化モデル及び地質単純化モデル（100 万年前モデル） 
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① 幌延地域 

平成 27 年度と同様に地形変化及び気候変動として涵養量の変化と海水準変動を、平野部であ

る幌延地域の地下水流動状態に影響を及ぼす影響因子として設定し、影響因子並びに不確実性の

影響分析のための解析ケースを整理した（表 2.3-8）。 

地形変化及び涵養量の変化が地下水流動状態に及ぼす影響は、図 2.3-3 に示した水理地質構造

モデルを用いて分析した。したがって、100 万年の時間スケールを対象とした場合には、100 万

年前から現在までの三つの水理地質構造モデルに、寒冷期及び温暖期の 2 パターンの涵養量を境

界条件とした 6 ケースと、現在の地形条件下で不連続永久凍土を考慮した寒冷期の 1 ケースの全

7 ケースの解析結果に基づく統計解析となる。 

また、以下に各不確実性の影響分析の設定条件を示す。 

 
○ 古地形復元の概念・プロセスの違い【幌延断層周辺の丘陵・山地の発達時期／復元手順】 

地形・地質に関する不確実性のうち、古地形復元の概念・プロセスの違いについては、幌延断

層周辺の丘陵・山地の発達時期とそれに伴う復元手法に着目した。2.2 においては、100 万年前を

対象として幌延断層周辺の丘陵・山地の発達時期が異なる地形モデル（図 2.2-18 (a)）が構築さ

れていることから、平成 27 年度に構築した地形モデル（図 2.2-18 (c)）と比較することで、幌延

断層周辺の丘陵・山地の発達時期とそれに伴う復元手法が地下水流動特性に及ぼす影響分析を実

施した。 

 
○ 地形面の認定・対比の違い【データの補間方法】 

地形・地質に関する不確実性のうち、地形面の認定・対比の違いについては、GIS でのデータ

の補間方法に着目した。2.2 においては、100 万年前を対象とした古地形復元時の地形の傾斜補

正方法が異なる地形モデル（図 2.2-18 (a)及び図 2.2-18 (b)）が構築されていることから、これ

らのモデルを比較することで、データの補間方法が地下水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。 

 
○ 境界条件の設定値やばらつき【涵養量及び海水準の変動幅】 

地表環境に関する不確実性である境界条件の設定値やばらつきについては、涵養量及び海水準

の変動幅に着目した。涵養量については、2.5 に示したとおり、過去の涵養量を定量的に推定する

ことが困難であったため、温暖期と寒冷期に設定した涵養量の違いを想定しうる最大の変動幅と

仮定して、温暖期と寒冷期のそれぞれに互いの涵養量を設定することで、涵養量の変動幅が地下

水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。不連続永久凍土については、涵養量の変動幅の一つと

して解析ケースを設定した。また、海水準変動については既存文献（Niizato et al., 201014)）に

基づいて、表 2.3-8 に示すとおり各ステージにおける海水準を設定することで、海水準の変動幅

が地下水流動特性に及ぼす影響分析を実施した。 

 
○水理特性の設定値やばらつき【断層の透水性】 

水理に関する不確実性である水理特性の設定値やばらつきについては、水理地質構造モデルに

考慮した断層の透水性に着目した。断層に低透水性（表 2.3-4 参照）と高透水性（断層面及び断

層面直交方向ともに 1×10-7 m s-1）を設定し、断層の透水性が地下水流動特性に及ぼす影響分析

を実施した。 
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2） 地下水流動解析及び PT 解析 

① 東濃地域 

平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法を適用するために、表 2.3-7

に示した解析ケースごとに定常状態の三次元飽和/不飽和地下水流動解析及び PT 解析を実施し

た。PT 解析では、地下水流動解析で得られた地下水圧分布に基づき、任意に設定する指定点を通

過する涵養点から流出点までの地下水移行経路の地下水流速、地下水の移行時間・移行距離が計

算される。本解析では、ダルシー流速に基づく地下水の移行時間を算出した。PT 解析の指定点

は、図 2.3-8 に示すように 100 万年前の水理地質構造モデルの研究領域内に水平方向に 1 km 間

隔で配置し、それを深度方向には深度-50 m から深度-1,650 m まで 200 m 間隔で 9 深度に配置

した。さらに、地形や地質分布の時間的な変化と整合させるために、地質モデルの構築の際に考

慮した断層及び傾動による変位量を考慮し、100 万年前の水理地質構造モデルを基準として他の

時代の水理地質構造モデルにおける指定点の位置座標を変化させた。 

図 2.3-9～図 2.3-11 に、地下水流動解析及び PT 解析結果の一例を示す。これらは、木曽川流

域モデルの四つの時代の地形及び寒冷期及び温暖期の涵養量を設定した計 8 ケースの解析結果で

ある。地形変化による水頭分布の変化をみると、100 万年前から現在にかけてモデル化領域の北

部及び北東部に位置する御嶽山や木曽山脈などの山地が形成されるため、水頭値は全体的に高く

なるが、大局的な地下水流動傾向に大きな変化は見られない（図 2.3-9）。14 万年前及び 45 万年

前の水頭分布をみると、現在と比較して御嶽山などの山地部で高い水頭値が得られている。これ

は、2.2 で示したとおり、古地形を復元する際に実施した谷埋めのための接峰面処理によって、現

在の地形に見られるような細部の谷地形が考慮されていないことが影響していると考えられる。

また、涵養量の変化としては、どの時代においても寒冷期には温暖期に比べて涵養量が減少する

ことで、モデル化領域全体の水頭値が低下している（図 2.3-9）。水頭値の低下は、標高の高い山

地部で特に顕著に見られるものの、大局的な地下水の流動傾向に大きな違いは認められない。図 

2.3-10 に示した地下水の移行経路からも、大局的な地下水流動傾向の変化がないことが確認でき

る。過去 100 万年間に研究領域内を通過する地下水の涵養域は遠方でも恵那・中津川盆地や恵那

山地であり、主な流出域は土岐川流域モデル内に留まる。また、研究領域全体の地下水の移行時

間は、100 万年前から現在にかけて少しづつ短くなるものの、同様の分布傾向を示す（図 2.3-11）。

また、涵養量の変化による違いは小さいと言える。 

 

 
図 2.3-8 PT 解析の指定点配置（東濃地域） 
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図 2.3-9 水頭分布図 

（東濃地域、水平断面：標高-800 m、全断層の透水性：異方性ケース） 
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図 2.3-10 指定点を通過する地下水移行経路図 

（東濃地域、初期指定点配置：深度-1,050 m、全断層の透水性：異方性ケース） 
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図 2.3-11 ダルシー流速による地下水の移行時間分布図 

（東濃地域、水平断面：標高-800 m、移行時間：指定点～流出点、全断層の透水性：異方性ケース） 
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② 幌延地域 

東濃地域と同様に、表 2.3-8 に示した解析ケースごとに定常状態の三次元飽和/不飽和地下水流

動解析及び PT 解析を実施した。幌延地域における研究領域では、地層の褶曲構造の形成に伴い

100 万年前から新たに堆積して形成された場所が多く存在し、100 万年前から現在にかけての地

下水流動状態の長期変動性評価の対象外となる。このような対象外となる場所を可能な限り少な

くするために、PT 解析の指定点を、図 2.3-12 に示すように 33 万年前及び 100 万年前の各水理

地質構造モデルの研究領域内に水平方向に 1 km 間隔で配置し、それを深度方向には深度-50 m

から深度-1,650 m まで 200 m 間隔で 9 深度に配置した。さらに、地形や地質分布の時間的な変

化と整合させるために、地質モデルの構築の際に考慮した地層の褶曲や断層活動に伴う鉛直変位

を考慮し、指定点を配置した各水理地質構造モデルを基準として他の時代の水理地質構造モデル

における指定点の位置座標を変化させた。 

図 2.3-13～図 2.3-15 に、地下水流動解析及び PT 解析結果の一例を示す。これらは、三つの

時代の地形と寒冷期及び温暖期の涵養量を設定した計 6 ケースの解析結果である。地形変化によ

る水頭分布の変化をみると、100 万年前から 33 万年前にかけて丘陵地が形成されるために全体

的な水頭値が大きくなるものの、33 万年前から現在にかけては侵食作用によって谷部が形成され

ることで、33 万年前に比べて標高が低くなり全体的な水頭値は小さくなる（図 2.3-13）。気候変

動による影響は全ての水理地質構造モデルにおいて顕著であり、温暖期に対して寒冷期では海水

準が 120 m 低下するとともに涵養量が小さくなるため、モデル化領域全体の水頭値が低下する

（図 2.3-13）。図 2.3-14 からは、地形変化によって地下水の移行経路が変化していることが確認

できる。現在モデルの温暖期においては、研究領域は概ね陸域に位置しているため、陸域では地

形の起伏に応じた局所的な地下水流動系が形成されている。一方、33 万年前及び 100 万年前の

モデルにおける温暖期では、研究領域のほとんどが海域に位置するため、東側から研究領域に向

かう地下水の移行経路だけでなく、西側から研究領域に向かう移行経路が形成されている。また、

気候変動については、寒冷期では海水準変動により汀線位置が西側に移動することから、温暖期

と比較して研究領域から西側の海域に向かう移行距離の長い経路が形成されている（図 2.3-14）。

指定点から流出点までの地下水の移行時間は、過去から現在に向かうに伴い短くなる傾向にあり、

温暖期と比較して寒冷期のほうが長くなる傾向にある（図 2.3-15）。 

 

 

図 2.3-12 PT 解析の指定点配置（幌延地域）  



70 

 

 

 

 

   
 

 

 

  

図
 2

.3
-1

3 
水

頭
分

布
図

 

（
幌

延
地

域
、

水
平

断
面
：

標
高

-1
 k

m
、

全
断

層
の
透

水
性

：
低
透

水
性

ケ
ー
ス

）
 



71 

 

 

 

 

 

 
 

 

 

 

 

  

図
 2

.3
-1

4 
指

定
点

を
通
過

す
る

地
下
水

移
行

経
路
図

 

（
幌

延
地

域
、

初
期

指
定
点

配
置

：
深
度

 -
1,

45
0 

m
、

全
断

層
の
透

水
性

：
低
透

水
性

ケ
ー
ス

）



72 

 

 

 

 
 

 

 

  

図
 2

.3
-1

5 
ダ

ル
シ

ー
流
速

に
よ

る
地
下

水
の

移
行
時

間
分

布
図

 

（
幌

延
地

域
、

水
平

断
面
：

標
高

-1
 k

m
、

移
行

時
間
：

指
定

点
～
流

出
点

、
全
断

層
の

透
水
性

：
低

透
水
性

ケ
ー

ス
）

 

 



73 

3） 不確実性の影響分析結果 

① 東濃地域 

(a) 地下水流動状態の長期的な変動性 

PT 解析結果を用いた統計解析においては、地形変化などに伴い地下水流動特性が受ける影響

度を変動係数、地下水流動特性の変化の大小を標準偏差で評価した。なお、変動係数は標準偏差

を算術平均で規格化したものであり、統計解析の母集団の数値の大小の影響を排除した影響度の

評価指標である。本検討では、平成 27 年度の成果（日本原子力研究開発機構，20163)）に基づき、

地下水流動状態の長期的な変動性を評価するうえで有効な評価項目である指定点から流出点まで

の地下水の移行時間を分析の対象とした。 

図 2.3-16 及び図 2.3-17 に、それぞれ時間スケール及び個別の影響因子に着目した統計解析結

果を示す。各時間スケールにおいては、表 2.3-7 に示した影響因子である地形変化と涵養量の変

化の複合事象を評価することになる。変動係数の累積確率の中央値に着目すると、十数万年スケ

ールに対して、数十万年スケールで 1.3 倍程度、100 万年スケールで 1.7 倍程度の影響度の違い

がある（図 2.3-16）。標準偏差の累積確率の中央値に着目すると、十数万年～数十万年スケール

で 1～2 万年程度、100 万年スケールで 3 万年程度の変化量を示す（図 2.3-16）。また、図 2.3-17

に示した個別の影響因子に対する変動係数の累積確率の分布形状からは、地形変化による影響が

支配的であり、涵養量の変化の影響は局所的なものに留まることが推察できる。したがって、研

究領域の地下水流動状態の長期的な変動性を評価するにあたっての重要因子は、地形変化である

と言える。これらの結果は、平成 27 年度の成果（日本原子力研究開発機構，20163)）と整合的で

ある。 

 

 
図 2.3-16 時間スケールに着目した統計解析結果（東濃地域、地下水の移行時間） 

 

 
図 2.3-17 個別の影響因子に着目した統計解析結果（東濃地域、地下水の移行時間） 
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(b) 個別の不確実性による影響の分析 

図 2.3-18 に、個別の不確実性に着目した統計解析結果として、変動係数の累積確率と研究領

域内の分布図を示す。本検討で考慮した不確実性のうち涵養量の変動幅と断層の透水性は、その

他の不確実性と比較して相対的に小さく、影響度が最も大きい不確実性としては使用データ／復

元手順が挙げられる。影響度の小さい涵養量の変動幅と断層の透水性以外の不確実性は、主に地

形変化に関連する不確実性であるため、100 万年スケールの地形変化の影響因子に各不確実性を

考慮した統計解析を行い、それらの不確実性が及ぼす影響を比較した（図 2.3-19）。その結果、

不確実性のうち地形起伏の分解能や地質構造の区分が評価結果に及ぼす影響は小さく、地形の発

達履歴の解釈や使用データ／復元手順の影響が大きいことが確認できる。ここで、使用データ／

復元手順が地下水流動特性に及ぼす影響の分析に用いた土岐川流域モデルと木曽川流域モデルを

比較すると、両モデルでは研究領域内を通過する地下水の流出域周辺における古地形分布の復元

結果が異なり、地下水の移行経路の違いが顕著に現れていることから、他の不確実性の分析ケー

スと比較して地下水流動特性に及ぼす影響度が大きくなったと考えられる（図 2.3-20）。使用デ

ータ／復元手順や地形の発達履歴の解釈は、古地形復元の概念やプロセスの違いに起因すること

から、古地形を復元するにあたっては、地表地形の細かな谷や尾根などの起伏や地質分布の復元

精度を向上させるよりも、研究領域内を通過する地下水の涵養域及び流出域となる主要な山地や

谷などの形成や位置といった大局的な地形分布を復元させることが重要であると言える。 

上記のことから、個別の不確実性が地下水流動特性に及ぼす影響の程度や違いの定量的な分析

並びに地下水流動状態の長期変動性の評価にあたっての重要な不確実性を抽出する手法として、

平成 27 年度に構築した評価手法が有効であることが示された。 

 
(c) 不確実性を考慮した地下水流動状態の長期的な変動性 

図 2.3-21 に、表 2.3-7 に示した全ての不確実性の考慮の有無による時間スケールの統計解析

結果の比較を示す。また、図 2.3-22 及び図 2.3-23 に、それぞれ不確実性を考慮しない場合と考

慮した場合の移行時間の変動係数及び標準偏差の分布図を示す。モデル構築の作業フローに内在

する不確実性を考慮することで、各時間スケールにおける地下水流動状態の長期変動性が大きく

なっており、累積確率の中央値に着目すると、影響度である変動係数は 2 倍程度、変化量である

標準偏差は 2～3 倍程度に増加している（図 2.3-21）。また、図 2.3-22 及び図 2.3-23 の分布図

をみると、不確実性を考慮することで影響度及び変化量が増加するとともに、その分布傾向が異

なることが示された。 

このことから、平成 27 年度に構築した評価手法を適用することで、モデル構築の作業フロー

に内在する不確実性の影響を定量的に考慮した地下水流動状態の長期変動性の評価が可能である。 
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図 2.3-19 地形変化に関連する不確実性を考慮した統計解析結果 

（東濃地域、地下水の移行時間） 

 

 

図 2.3-20 100 万年前における地表地形と地下水の移行経路の比較 
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図 2.3-21 不確実性の有無を考慮した時間スケールの統計解析結果の比較 

（東濃地域、地下水の移行時間） 

 

 
図 2.3-22 移行時間の変動係数及び標準偏差分布 

（東濃地域、不確実性考慮なし、鉛直断面：N-MIU-S 断面(図 2.3-18)） 
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図 2.3-23 移行時間の変動係数及び標準偏差分布 

（東濃地域、不確実性考慮あり、鉛直断面：N-MIU-S 断面(図 2.3-18)） 
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② 幌延地域 

(a) 地下水流動状態の長期的な変動性 

幌延地域についても東濃地域と同様に、PT 解析結果を用いた統計解析を実施し、指定点から

流出点までの地下水の移行時間を評価項目として、地下水流動特性が受ける影響度を変動係数、

地下水流動特性の変化の大小を標準偏差で評価した。33 万年前から現在にかけての地下水流動状

態の長期変動性を評価する場合には、33 万年前の水理地質構造モデルに配置した指定点における

地下水の移行時間を用いた。100 万年間の時間スケールや 100 万年前における地下水流動状態の

長期変動性を評価する場合には、100 万年前の水理地質構造モデルに配置した指定点における地

下水の移行時間を用いた。 

図 2.3-24 及び図 2.3-25 に、それぞれ時間スケール及び個別の影響因子に着目した統計解析結

果を示す。本解析では、涵養量の変化と海水準変動は連動して発生するものとして一つの影響因

子とした。各時間スケールにおいては、表 2.3-8 に示した影響因子である地形変化と気候変動（涵

養量の変化及び海水準変動）の複合事象を評価することになる。変動係数の累積確率の中央値に

着目すると、数十万年スケールと 100 万年スケールで 10 %程度の違いに留まる。標準偏差の累

積確率の中央値に着目すると、数十万年スケールで 9 千万年程度、100 万年スケールで 1 億 8 千

万年程度である（図 2.3-24）。また、図 2.3-25 に示した個別の影響因子に対する変動係数の累積

確率をみると、他と比較して 100 万年スケールの地形変化による影響が大きいものの、気候変動

による影響は数十万年スケールの地形変化による影響と同程度であり、地形変化と気候変動の影

響度に東濃地域で見られた顕著な違いはない。これらの結果は、平成 27 年度の成果（日本原子力

研究開発機構，20163)）と整合的である。 

 

 
図 2.3-24 時間スケールに着目した統計解析結果（幌延地域、地下水の移行時間） 

 

 

図 2.3-25 個別の影響因子に着目した統計解析結果（幌延地域、地下水の移行時間） 
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(b) 個別の不確実性による影響の分析 

図 2.3-26 に、個別の不確実性に着目した統計解析結果として、変動係数の累積確率と研究領

域内の分布図を示す。本検討で考慮した不確実性のうち断層の透水性は、その他の不確実性と比

較して相対的に小さい。地形変化と同程度の影響度を有する気候変動に着目すると、涵養量の変

動幅及び海水準の変動幅ともに、温暖期と比較して寒冷期のほうがそれぞれの不確実性の影響が

大きい。寒冷期には海水準が低下し陸域が拡大することで、涵養量の変動幅の影響が大きくなっ

たと考えられる。特に、33 万年前及び 100 万年前モデルでは、温暖期には研究領域のほとんどが

海域に位置しているが寒冷期では研究領域全域が陸域となるために、寒冷期のほうが涵養量の変

動幅の影響が顕著に現れる。つまり、寒冷期及び温暖期で大きく変動する海水準の設定が、涵養

量の変動幅の分析結果に影響を与えていると言える。また、表 2.3-8 に示したとおり本検討で考

慮した海水準の変動幅は、温暖期で 5～10 m、寒冷期で 20～35 m であり、温暖期よりも寒冷期

のほうが考慮すべき不確実性が大きい。そのため、寒冷期のほうが海水準の変動幅の影響が大き

くなったと考えられる。これらのことから、幌延地域のような平野部では、温暖期と比較して寒

冷期のほうが気候変動の不確実性の影響が顕著に現れると考えられるため、寒冷期における気候

変動条件の設定が重要であると言える。 

 
(c) 不確実性を考慮した地下水流動状態の長期的な変動性 

図 2.3-26 に、表 2.3-8 に示した全ての不確実性の考慮の有無による時間スケールの統計解析

結果の比較を示す。また、図 2.3-27 及び図 2.3-28 に、それぞれ不確実性を考慮しない場合と考

慮した場合の移行時間の変動係数及び標準偏差の分布図を示す。モデル構築の作業フローに内在

する不確実性を考慮することで、東濃地域と同様に各時間スケールにおける地下水流動状態の長

期変動性が大きくなっており（図 2.3-27 及び図 2.3-28）、累積確率の中央値に着目すると、影響

度である変動係数は 1.2～1.5 倍程度、変化量である標準偏差は 1.3～1.5 倍程度に増加している

（図 2.3-26）。また、不確実性を考慮することで、数十万年スケールのほうが 100 万年スケール

よりも影響度が大きくなっている。図 2.3-27 及び図 2.3-28 の分布図からわかるように、100 万

年スケールの評価では、不確実性の影響を受けやすいと考えられる浅部が 100 万年以降に堆積し

た場所であり、評価に考慮されていない。そのため、33 万年スケールと比較して影響度が過小に

評価されたものと考えられる。 
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図 2.3-27 不確実性の有無を考慮した時間スケールの統計解析結果の比較 

（幌延地域、地下水の移行時間） 

 

 
図 2.3-28 移行時間の変動係数及び標準偏差分布 

（幌延地域、不確実性考慮なし、鉛直断面：E-W 断面(図 2.3-26)） 
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図 2.3-29 移行時間の変動係数及び標準偏差分布 

（幌延地域、不確実性考慮あり、鉛直断面：E-W 断面(図 2.3-26)） 

 
2.3.4  まとめ 

東濃地域と幌延地域を事例として水理モデル構築と解析条件設定の作業フローを提示するとと

もに、作業フローの各作業項目に内在する不確実性の抽出や分析を実施した。また、主要な不確

実性を対象として、平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法を用いて不

確実性の影響分析を実施した。 

その結果、上記評価手法がモデル構築の作業フローにおける個別の不確実性の評価に有効であ

り、不確実性が地下水流動特性に及ぼす影響の程度や違いの定量的な分析及び地下水流動状態の

長期変動性の評価にあたっての重要な不確実性の抽出が可能であることが示された。また、山間

部と平野部である東濃地域と幌延地域を事例として、不確実性の影響を定量的に考慮した地下水

流動状態の長期変動性の評価のアプローチを具体例として提示することができた。これらの事例

研究の結果、古地形の復元においては細かな地形起伏ではなく、主要な山地や谷などの大局的な

地形分布の復元が重要であること、平野部では気候変動の不確実性の影響がより顕著に現れる寒

冷期の気候変動条件の設定が重要であることが明らかとなった。 

今後は、平成 28 年度までに整備してきた地質環境の各モデル（地形・地質、地表環境、水理、

地球化学モデル）を統合的に取りまとめるとともに、それらを整合的に表現する数値モデル構築

の方法論及びデータ取得からモデル化に至る一連のアプローチに内在する不確実性の定量化手法

の体系化を進める。 
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2.4  地球化学モデル 

  背景と目的 

地球化学モデル構築の目的は、地形・地質モデル、水理モデル及びそれらを利用した古水理地

質学的な解析結果に基づき、過去から現在までの地下水の水質、pH 及び酸化還元状態などの長

期変遷を明らかにすることである。また、化学的指標を地下水流動解析結果の妥当性評価にフィ

ードバックすることも重要である。 

平成 27 年度は、東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例として実施してきた地

下水流動解析結果に基づいて、地下水流動状態の長期的な変動性の小さい領域と相対的に変動性

の大きい領域における地球化学的特性について整理した（図 2.4-1；日本原子力研究開発機構, 

20161)）。地下水の水質、pH 及び酸化還元状態は、一般的に地球化学特性の異なる複数の地下水

の混合や岩盤中の鉱物との水－鉱物反応により形成される。特に水質は地下水流動状態の長期的

変動性の違いに影響を受ける可能性があり、一方で pH や酸化還元状態は地下水の混合よりもむ

しろ水－鉱物反応に強く影響を受ける。そのため、地下水流動状態の長期的変動性に基づいて領

域を区別して地下水の水質、pH 及び酸化還元状態の長期変遷を考察する必要があると考えられ

た。 

平成 28 年度は主に東濃地域を事例として、長期的な地下水流動の変動域と相対的な滞留域の

それぞれの地下水について、水－鉱物反応に関わる熱力学的解析及び地下水流動に関わる移流分

散解析により、領域ごとに地球化学特性（主に水質と pH）の長期的変動性について解析を行っ

た。 

 

 

図 2.4-1 地下水流動と地球化学特性の長期的な変化を考慮したシステム区分 

（日本原子力研究開発機構, 20161)） 
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  アプローチ 

(1)  熱力学的解析による地球化学特性の長期変遷の推測 

平成 27 年度に地下水流動解析結果に基づいて区分された「長期的な地下水流動の変動域」及

び「長期的な地下水流動の滞留域」の地下水のうち、塩水が混合した形跡が認められず地下水の

地球化学特性が主に水－鉱物反応により形成されていると考えられる月吉断層の上流側（「長期的

な地下水流動の変動域」）と比較的塩分濃度が高い地下水が分布し、混合による水質形成が認めら

れる月吉断層の下流側（「長期的な地下水流動の滞留域」）の地下水を対象として、各領域の地下

水滞留時間の違いを考慮した熱力学的解析を行い、特に月吉断層の上流側の水質と月吉断層の上

流側・下流側の pH の長期変動範囲について考察した。 

なお、月吉断層の下流側の地下水の水質については、次項に述べる塩水と淡水の混合プロセス

を推測するための移流分散解析を実施した。 

 
(2)  移流分散解析による地球化学特性の長期変遷の推測 

平成 27 年度の水理モデルにおいては、古水理地質学的知見を踏まえた地下水流動解析を実施

し、過去 100 万年間にわたる長期的な自然現象（気候変動に伴う涵養量変化や隆起・侵食に伴う

地形変化など）を考慮したうえで、地下水圧やダルシー流速の空間分布とそれらの長期変動性（長

期的な地質現象に伴う不確実性）を提示した（日本原子力研究開発機構, 20161)）。一方、地下水

の水質などの地球化学特性データは、地下水の起源や地下水が流動してきた地質条件や滞留時間

などの情報を有していることから、地下水流動の長期的な滞留状態といった地下水流動状態の長

期的な変動性評価の有効な指標となる。 

そこで、地球化学特性データから推定された地下水年代に基づき、平成 27 年度に構築した水

理モデルの妥当性確認及び更新を実施した。また、更新した水理モデルを用いて、地下水中の塩

分濃度の変化に着目した移流分散解析を実施し、現在観察されるデータに基づき推定された塩分

濃度分布を再現しうる水理学的条件並びに地球化学的条件やその長期的な変動性について考察し

た。さらに、塩分濃度の長期的な変動性を推定するためのアプローチについて検討した。 

 

  実施結果 

(1)  熱力学的解析による地球化学特性の長期変遷の推測 

東濃地域の花崗岩を構成する鉱物と地下水の起源となる表層水の長期的な水－鉱物反応により

形成される地下水の地球化学特性、特に pH について、熱力学的解析により推測した。解析に用

いた地球化学計算コードは PHREEQC version 3（Parkhurst and Appelo, 20132)）、熱力学デー

タベースは PHREEQC 内に付属されている LLNL.dat である。 

表層水の水質は、東濃地域の河川水と天水のデータ（Furue et al., 20033)；河川水：N = 12、

天水：N = 8）の平均値を用いた（表 2.4-1）。熱力学的解析と比較・検証するための地下水の実

測値は、月吉断層の上流側のデータとして DH-6‐DH-9 のデータ（Furue et al., 20033)）を参照

した。地下水と反応する鉱物種は、花崗岩に一般的に認められる斜長石、カリ長石、黒雲母、石

英に加え、土岐花崗岩中で認められる二次鉱物として、スメクタイト、セリサイト、イライト、

緑泥石、カルサイトを選定した（図 2.4-2；Nishimoto and Yoshida, 20104)；湯口ほか, 20105)；

Ishibashi et al., 20166)）。なお、既往研究では黄鉄鉱、シデライト、カオリナイト、ドロマイト

の存在も報告されている（Iwatsuki and Yoshida, 19997)；湯口ほか, 20118)）が、存在量が微量

であることから、本検討からは除外した。本解析で用いた鉱物名は表 2.4-2 の通りである。 
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表 2.4-1 解析に用いた河川水及び天水のデータ 

（Furue et al., 20033)） 

 

 
図 2.4-2 土岐花崗岩中に認められる二次鉱物の例 

（Nishimoto and Yoshida, 20104)） 
bi: biotite, chl: chlorite, cor: corrensite, ill: illite, sme: smectite, pl: plagioclase, Qz: Quartz 

 
表 2.4-2 解析に用いた鉱物の一覧 

 
 

1)  月吉断層の上流側（「長期的な地下水流動の変動域」） 

平成 27 年度の地下水流動解析の結果、東濃地域に存在する相対的な地下水流動の滞留域は月

吉断層の下流側の地下深部であり、塩水の混合の形跡が認められない月吉断層の上流側は、長期

的な地下水流動の変動域となった（図 2.4-1）。 

月吉断層の上流側に分布する地下水は、14C 濃度に基づく地下水年代が数千年～1 万数千年で

ある（Iwatsuki et al., 20009)）。したがって、同領域では数千年～1 万数千年の時間スケールで地

下水が入れ替わり得る条件にあると推察され、この時間スケールの範囲内で起こり得る水－鉱物

反応が、地下水の地球化学特性に影響していると考えられる。 

pH log PCO2 Na K Ca Mg HCO3 SO4 Cl Si Fe Al

[atm] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1] [mg L-1]

River 6.43 -3.15 4.37 1.67 3.80 0.79 16.42 7.58 2.17 9.79 0.11 0.14

Rain 4.69 -5.33 0.32 0.12 0.33 0.06 0.61 0.64 0.72 0.01 0.01 0.01

鉱物名 解析用

造岩鉱物 石英 Quartz

カリ長石 K-Feldspar

斜長石 Albite, Anorthite

黒雲母 Annite, Phlogopite

二次鉱物 スメクタイト Smectite-high-Fe-Mg

セリサイト、イライト Illite

緑泥石 Clinochlore14A

方解石 Calcite
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この領域の地下水に対する各鉱物の飽和指数（SI）を PHREEQC version 3 により予備解析し

た結果、Annite、Anorthite、Calcite、Clinochlore、Phlogopite、Quartz などが地下水に対し

て未飽和～飽和平衡状態（-1 < SI < 1）にあると推定され（表 2.4-3）、これらの鉱物の溶解反応

により水質が形成されている可能性が考えられた。Anorthite、Calcite、Quartz の溶解反応は、

地下水に対して平衡状態に達している。ただし、Quartz は、Anorthite や Calcite の溶解速度と

比較すると 1,000 分の 1 以下であり（例えば、Lasaga, 198410) ; Kowalewski and Rimstidt, 

200311)）、かつ表層水において既に飽和平衡状態に達しているため、その溶解反応が地下水の水

質に与える影響は相対的に小さい可能性が高い。 

そこで、表層水（表 2.4-1）に Anorthite 及び Calcite を飽和するまで溶解させた時の pH 及び

溶存イオン濃度を熱力学的に解析した。設定した SI は、Anorthite 及び Calcite の両者がそれぞ

れ-1 の場合、0 の場合、+1 の場合の 3 パターンである。その結果、飽和指数を-1、0、+1 に設定

した時の反応後の液相の pH は、河川水でそれぞれ 8.0、8.8、9.5、天水でそれぞれ 9.0、9.5、9.9

であり、計算上はいずれもアルカリ性を示した。対象領域の地下水（DH-6～DH-9）の pH の実

測値は 8.4～10.1（Furue et al., 20033)）であることから、本解析による pH の計算結果は実際の

地下水の水質とおおむね整合する。 

次に、同様にAnorthiteと Calcite を表層水と反応させた時の液相の溶存イオン濃度を解析し、

実際の地下水の溶存イオン濃度と比較した。その結果、表層水に Anorthite と Calcite による水

－鉱物反応を生じさせた液相は、C が計算上は低い濃度を示す結果となったものの、Ca、Al、Si

は地下水の実測値とおおむね整合する（図 2.4-3）。これらの解析結果は、数千年～1 万数千年の

時間スケールで地下水が入れ替わり、水－鉱物反応時間が数千年オーダの条件における地下水の

地球化学特性は、Anorthite と Calcite による水－鉱物反応で概略的に説明でき、その pH は普遍

的にアルカリ性になることを示している。 

 
表 2.4-3 表層水と長期的な地下水流動の変動域に分布する地下水の飽和指数 

 
N.A.は未分析を示す。 

 

River
(-)

DH-6
-736.5

DH-7
-563.8

DH-7
-836.8

DH-7
-883.3

DH-8
-644.8

DH-8
-696.8

DH-8
-748.8

DH-8
-872.3

DH-8
-978.3

DH-9
-231.3

DH-9
-316.2

DH-9
-960.6

Formula

6.43 8.9 10.1 9.59 9.4 9.0 8.5 8.4 8.8 8.8 8.36 8.47 8.25
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図 2.4-3 表層水に Anorthite と Calcite を反応させた結果と地下水の実測値との比較 

赤い線は計算結果と実測値が 1:1 になる値を示す。 

 
2)  月吉断層の下流側（「長期的な地下水流動の滞留域」） 

長期的な地下水流動の滞留域における地下水の地球化学特性については、塩分濃度の異なる複

数の地下水の混合プロセスによりその水質分布が形成されており、水－鉱物反応以外のプロセス

があることから熱力学的解析のみで水質の考察を行うことはできない。ここでは、水－鉱物反応

プロセスの影響を受けやすく混合プロセスの影響が小さい pH について予察的に解析し、その取

り得る値の幅について検討を行った。前述のように、長期的な地下水流動の変動域に分布する地

下水の年代は数千年～1 万数千年であり、当該領域はこの時間スケールに対応する自然現象（気

候変動及びそれに伴う涵養量の変化など）の影響を受ける可能性がある領域であると言える。 

逆説的に言えば、長期的な地下水流動の滞留域に分布する地下水については、より地下水の滞

留時間が長く、長期的な地下水流動の変動域において主要な水－鉱物反応であった Anorthite や

Calcite に加えて、より溶解速度が遅い鉱物の反応も地下水の地球化学特性に影響を与えると推測

される。既往研究（Iwatsuki et al., 200512)）では、月吉断層の下流側の地下水に対して、Quartz、

Albite、Anorthite、K-Feldspar、Calcite などが未飽和から飽和平衡状態にあることが示されて

いる。そこで、表層水に対してこれらの鉱物が飽和状態となるまで溶解させ、反応後の液相の pH

を熱力学的に解析した。その結果、これらの鉱物の飽和指数を-1、0、+1 に設定して反応させた

後の液相の pH は、河川水のケースでそれぞれ 8.2、8.7、9.3、天水のケースでそれぞれ 9.2、9.5、

9.5 と算出された。これは、前述した水－鉱物反応時間が数千年オーダの条件における地下水の

pH と同程度であり、対象領域に分布する地下水の pH の実測値である 8.1～9.2（Iwatsuki et al., 

2015 12)）とおおむね整合する。このことから、長期的な地下水流動の滞留域に分布する地下水に

おいても、その pH が普遍的にアルカリ性になると推測される。 

 
3)  土岐川の南側（「長期的な地下水流動がより滞留的な領域」） 

一方で、土岐川より南側の領域には、地下水流動状態の長期的な変動性がより小さいと目され

る領域が分布し、より滞留的な地下水が存在する可能性があることが指摘されている（日本原子

力研究開発機構, 20161)）。この領域の地下水は採取されていないため、地球化学特性や地下水年

代は不明である。そこで、最も極端なケースとして、表 2.4-2に示す全ての鉱物（造岩鉱物: Quartz, 

K-Feldspar, Albite, Anorthite, Annite, Phlogopite; 二次鉱物: Smectite-high-Fe-Mg, Illite, 

Clinochlore14A, Calcite）を考慮して地下水の pH を熱力学的に解析した。その結果、全ての鉱

物の飽和指数を-1、0、+1 に設定して反応させた後の液相の pH は、河川水のケースでそれぞれ

10.7、10.8、10.9、天水のケースでそれぞれ 10.7、10.8、10.9 と算出された。これは、前述した
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水－鉱物反応時間が数千年オーダ及び数千年～1 万数千年オーダの条件における地下水の pH に

比べて若干アルカリ性になった値である。 

以上の 1）、2）及び 3）の地下水の pH 解析結果及び実際の地下水の値（Furue et al., 20033); 

Iwatsuki et al., 200512)）を図 2.4-4 に示す。土岐花崗岩の鉱物組み合わせ、地下水の各鉱物に対

する SI、鉱物の溶解速度を考慮し、長期的な地下水流動の変動域及び滞留域に存在する地下水の

地球化学特性が水－鉱物反応により形成されると仮定して、表層水と各領域において未飽和から

飽和平衡状態にあると推測される鉱物を反応させると、その pH 及び溶存イオン濃度の解析結果

は実測値とおおむね整合した（ケース 1 及び 2）。また、長期的な地下水流動がより滞留的な領域

に存在すると推測される地下水の水質を、土岐花崗岩中で認められる全ての鉱物と飽和している

と仮定し、pH を熱力学的に計算した結果、pH は長期的な地下水流動の変動域に分布する地下水

よりアルカリ性側へシフトすると推測された（ケース 3）。これらの結果は、花崗岩地域において

天水由来の淡水が地下に浸透し続ける場合、長期的な地下水流動の変動の有無にかかわらず、地

下水の pH はアルカリ性になることを示唆している。 

 

 

図 2.4-4 長期的な地下水流動の変動域と滞留域に存在する地下水の pH の推測結果及び実測値 

 
(2)  移流分散解析による地球化学特性の長期変遷の推測 

月吉断層の下流側（「長期的な地下水流動の滞留域」）の地下水の地球化学特性については、塩

分濃度の異なる複数の地下水の混合プロセスによりその水質分布が形成されていると推察される

ため、地下水中の塩分濃度の変化に着目した移流分散解析（Sequential Modeling System of 

geological evolution impact on groundwater flow : 以下、「SMS」という ; 今井ほか, 200913)）

を実施した。この SMS とは、複数の時間断面における地形変化や水理特性の変化、気候変動を

考慮できるとともに、海面変化と地下水涵養量の変化を連動させた地下水流動特性と塩分濃度分

布の長期的な変化を連続的に評価可能な地下水流動解析手法である（図 2.4-5）。 
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地下水のpH

ケース 3）の解析結果（天水）

ケース 3）の解析結果（河川水）

ケース 2）の解析結果（天水）

ケース 2）の解析結果（河川水）

月吉断層の下流側に分布する地下水の実測値

ケース 1）の解析結果（天水）

ケース 1）の解析結果（河川水）

月吉断層の上流側に分布する地下水の実測値
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図 2.4-5 SMS を用いた地下水流動解析の流れ 

 
1)  解析モデル 

SMS を実施するにあたっては、地形起伏や水理地質構造分布の時間変化の基本情報となる 100

万年前、45 万年前、14 万年前及び現在の各時間断面で解析モデルを構築する必要がある。これ

らの解析モデルは、平成 27 年度に構築した地形・地質モデルに基づき構築した。図 2.4-6 に、

一例として現在の時間断面における解析モデルの概要を示す。解析モデルの三次元メッシュにつ

いては、地形・地質モデルに表現されている主要な谷や尾根といった地形起伏の特徴や水理地質

構造の分布形状の再現性を確認することで、基本的なメッシュ間隔（水平方向 : 500 m、鉛直方

向 : 10 m（浅部）～ 400 m（深部）、幅 : 50 m）を設定した。 

さらに、100 万年前～50 万年前を 10 万年間隔で 5 分割、50 万年前～現在を 5 万年間隔で 10

分割し、計 15 個の時間断面の解析モデルを、100 万年前、45 万年前、14 万年前及び現在の解析

モデルを補間することで構築した。 
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図 2.4-6 解析モデルの概要（現在） 

 
2)  解析条件 

① 初期条件の設定 

水理に関しては、100 万年前の解析モデル及び解析条件で収束した全水頭分布を初期条件とし

て設定した。 

塩分濃度に関しては、100 万年前の濃度分布を推定することは困難である一方で、当該領域に

おいては地下深部に由来が不明の塩水（塩分濃度の深度依存性に基づいて深度約 1.8 km 付近で

海水と同等の塩分濃度に達すると推測される）が存在していることが確認されているため

（Iwatsuki et al., 20009)）、100 万年前においても深度 2 km 程度以深に高い塩分濃度の地下水が

分布していたと仮定し、標高 -2 km 以深に比濃度 1.0 の塩水が、それ以浅には比濃度 0.0 の淡水

が分布する条件を設定した（図 2.4-7）。 

 

 

図 2.4-7 塩分濃度の初期条件  

比濃度0.0

（淡水設定）

比濃度1.0（塩水設定）

標高-2km

標高-3km



97 

② 境界条件の設定 

水理に関しては、上部境界を気候変動に伴う涵養量の時間変化を考慮できるように自由浸出面

境界条件とし、側方及び底面境界を不透水境界条件とした。涵養量の時間変化については、既往

の気候変動に伴う海面変化の推定結果（Rohling et al., 201414)）から氷期・間氷期サイクルの時

間を抽出し、そのサイクルに平成 27 年度に地表環境モデルで推定した涵養量を当てはめること

で設定した（図 2.4-8）。なお、45 万年前～14 万年前の涵養量については、線形補間とした。 

塩分濃度に関しては、上部境界は涵養量が浸透する節点は濃度ゼロ境界条件とし、地下水が流

出する節点は濃度自由境界条件とした。側方及び底面境界は、物質の流入出がない条件とした。 

 

 
図 2.4-8 気候変動に伴う涵養量の時間変化の設定 

 
③ 物性値の設定 

表 2.4-4 に、基本モデルとして設定した物性値を示す。これらの物性値は、東濃地域を対象と

した既往検討及び文献情報（表 2.4-4 を参照）に基づき設定した。なお、本解析では塩分の遅延

や減衰は考慮しない設定とした。 

 
表 2.4-4 物性値の設定（基本モデル） 

 
透水係数、比貯留係数、間隙率は尾上ほか (2016)15)、縦分散長及び横分散長は Gelhar et al. (1992)16)、

有効拡散係数は Yokoyama (2013)17)に基づく。 

 
3)  水理モデルの妥当性確認及び更新 

図 2.4-9～図 2.4-11 に、基本モデルにおける全水頭分布、地下水流速分布の時間変化及び粒子

追跡計算結果を示す。なお、粒子追跡計算では、地下水年代との比較を行うために、複数の深度
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で地下水年代が報告されている瑞浪超深地層研究所（Mizunami Underground Research 

Laboratory; 以下、「MIU」という）の位置を指定点の設定位置とし、涵養点から指定点までの

粒子の移行経路及び移行時間を算出した。粒子追跡計算の指定点は MIU 位置における複数深度

（標高 -100 m～-1,200 m）に配置した。 

全水頭分布をみると、100 万年前から現在にかけては、解析領域の北部及び南部から MIU 周

辺の流出域に向かう大局的な地下水の流動傾向は同様であるものの、地下水の涵養域となる解析

領域北部及び南部では、山地の隆起に伴い地表から地下深部までの全水頭分布が高くなる変化が

確認できる（図 2.4-9）。地下水流速分布からは、地形起伏の形成に伴い地下深部の地下水流速が

速くなることや、大局的な地下水流動系における流出域の変化が認められるとともに、現在にお

いては流出域の地下深部に、周辺に比べて地下水流速の遅い滞留域が形成されていることがわか

る（図 2.4-10）。粒子追跡計算の結果、MIU 周辺の地下水は解析モデル北部の尾根部を涵養域と

した移行経路であり、既往の検討結果（稲葉・三枝, 200518)）と整合していることが確認できた。

また、地下水の滞留時間となる涵養点から指定点までの粒子移行時間は、標高 -100 m に位置す

る指定点で 1 万年程度、標高 -200 m～-400 m に位置する指定点で 4 千年－5 千年程度であると

解析的に推定された。一方で、地下水中の 14C 濃度に基づく推定の結果、MIU の標高 -100 m 及

び標高 -300 m における地下水年代は、それぞれ 1 万年程度と 3 万年程度（デッドカーボンの混

入による 14C 濃度の変化は未補正）と推定されており（Iwatsuki et al., 20009) ; Nakata et al., 

201619)）、MIU の標高-100 m～-300 m における地下水の滞留時間は、数万年程度であると解釈

できる。したがって、基本モデルの条件下では標高 -200 m～-400 m における地下水の滞留時間

が、14C 濃度に基づく推定値に比べて数倍程度短い地下水流動場が形成されていると推察される。 

 

 

図 2.4-9 全水頭分布の時間変化（基本モデル：MIU を通過する南北断面） 
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図 2.4-10 地下水流速分布の時間変化（基本モデル：MIU を通過する南北断面） 

 

 
図 2.4-11 粒子追跡計算結果（基本モデル） 
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上記の地下水の滞留時間の比較結果に基づき、土岐花崗岩の物性値に着目した水理モデルの更

新を行った（表 2.4-5）。上部割れ目帯及び下部割れ目低密度帯の透水係数を、基本モデルから 1

オーダ低く設定した。また、水理試験などの原位置調査データがなく、物性値が取得されていな

い標高 -1 km 以深の下部割れ目低密度帯については、より低透水性の岩盤が分布すると仮定し、

透水係数を水平方向及び鉛直方向ともに 1×10-10 m s-1に設定した。なお、これらの設定は MIU

で実施された水理試験結果から推定される岩盤の透水係数の統計値（尾上ほか, 201520)）に基づ

くものである。基本モデルでは、間隙率を一律 1 %に設定していたが、透水性の違いに応じて異

なる値を設定した。岩盤区分ごとの間隙率は、日本地下水学会 (2010)21)を参考にして設定した。 

図 2.4-12 に、更新モデルの粒子追跡計算結果を示す。涵養点から指定点までの移行経路をみ

ると、一部の深度の指定点の涵養域が西側に移動しているものの大局的な傾向は基本モデルと同

様であるが、土岐花崗岩の透水係数を低く、かつ間隙率を高く設定したため、地下深部を通過す

る粒子の移行速度が遅くなり、100 万年以上の移行時間となるような地下水流動場が形成されて

いる。具体的には、標高 -100 m～-200 m に位置する指定点で 9 千年程度、標高 -300 m に位置

する指定点で 1.5 万年程度の地下水の滞留時間であることが解析的に推定されており、14C 濃度

に基づく地下水の滞留時間の推定結果（数万年程度）と整合的な結果が得られた。これらのこと

から水理モデルの更新が適切に実施できたと考えられる。 

図 2.4-13 に、更新モデルにおける現在の全水頭分布及び地下水流速分布を示す。基本モデル

（図 2.4-9、図 2.4-10）と比較すると、大局的な地下水の流動傾向に大きな違いは見られないが、

更新モデルでは全体的に遅い地下水流速場が形成されている。山田断層帯の北側領域、特に山田

断層帯と月吉断層で囲まれた領域における地下水流速が遅いことから、同領域が相対的な地下水

流動の滞留域となっていることが示唆された。この領域は、本解析領域の主要な流出域となる土

岐川の深部に位置する。 

 
表 2.4-5 物性値の設定（更新モデル） 

 

着色部：基本ケースからの更新箇所 

着色部以外の透水係数、比貯留係数、間隙率は尾上ほか (2016)15)、縦分散長及び横分散長は Gelhar et 

al. (1992)16)、有効拡散係数は Yokoyama (2013)17)に基づく。 

 

水平方向
（断層面方向）

鉛直方向
（断層面直行方向）

7.9×10-5 0.2 7.9×10-11

1.6×10-7 1.6×10-9 2.5×10-5 0.2 7.9×10-11

上部割れ目帯 1.9×10-8 9.5×10-8 2.0×10-6 0.05 2.0×10-11

下部割れ目
低密度帯
(EL-1km以浅)

2.0×10-9 1.0×10-8 1.0×10-6 0.02 7.9×10-12

下部割れ目
低密度帯
(EL-1km以深)

1.0×10-10 1.0×10-10 1.0×10-6 0.01 4.0×10-12

4.0×10-7 1.0×10-11 3.2×10-7 0.01 4.0×10-12

解析
モデル

水理地質構造区分
透水係数 [m s-1] 比貯留係数

[1 m-1]
間隙率

更新
モデル

堆積物 1.0×10-6

100 20 0.0

堆積岩

土岐
花崗岩

断層

横分散長
[m]

有効
拡散係数

[m2 s-1]

遅延
係数

減衰
定数

1.0

縦分散長
[m]
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図 2.4-12 粒子追跡計算結果（更新モデル） 

 

 

図 2.4-13 更新モデルの解析結果（MIU を通過する南北断面） 

 
4)  移流分散解析による 100 万年前の地下水水質条件の推定 

更新モデルを用いて移流分散解析を実施し、過去 100 万年前から現在までの地下水中の塩分濃

度の長期変遷を推定した。図 2.4-14 に、移流分散解析結果である塩分濃度分布の時間変化を示

す。塩分濃度分布は、標高 -2 km 以深に塩水を設定した初期状態から、地形変化の影響も受けた

地下水の流れによって地下深部から上昇するとともに洗い出しが生じる。100 万年の時間スケー

ルでみると、山田断層帯の南側領域は、相対的に地下水の流速が速く地下水中の塩分が完全に洗

い出されているため、解析領域における相対的な地下水流動の変動域であると言える。また、相
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対的な地下水流動の滞留域であると推定される山田断層帯の北側領域では、100 万年前の塩分が

地下水中に残留することが示された。山田断層帯の南側領域では、その北側領域と比較して 100

万年間における地形変化が大きいため、相対的な地下水流動の変動域が形成されているものと推

察される。 

MIU 周辺においては、広域地下水流動研究（動力炉・核燃料開発事業団, 199722)）及び超深地

層研究所計画（日本原子力研究開発機構, 201523)）によって地下水の水質調査が実施されている。

そこで、地下水の水質調査から得られた地球化学特性データと、更新モデルの解析結果との比較

を行い、モデルの妥当性について確認した。図 2.4-15 に、観測データに基づき推定された MIU

周辺における塩分濃度分布（尾上ほか, 201424)）と解析結果の比較を示す。解析結果は、月吉断

層の北東側で塩分濃度が低く、南西側で高いといった観測データの濃度分布傾向の特徴をよく再

現できている。ボーリング孔での観測データのみで補間した推定結果と比較して、水理地質構造

の分布を反映した解析結果では、より解像度の高い濃度分布が推定されたと考えられる。 

更新モデルでの MIU 周辺における塩分濃度の分布傾向の再現性が確認できたことから、ボー

リング調査で得られた塩化物イオン濃度の深度プロファイルとの比較を行い、100 万年前におけ

る地下深部の地下水中の塩化物イオン濃度（以下、「初期濃度」という）の推定を試みた。初期濃

度の推定にあたっては、解析の初期条件として標高 -2 km 以深に設定した比濃度 1.0 の塩水の塩

化物イオン濃度を 5,000 ppm～20,000 ppm の範囲で 4 パターン設定し、解析で推定された現在

の比濃度分布から塩化物イオン濃度を算出した（図 2.4-16）。その結果、初期濃度を 20,000 ppm

と仮定した場合の現在の塩化物イオン濃度の深度分布が、ボーリング調査結果と整合的であるこ

とが示された。このことは、100 万年前には海水相当（海水の塩化物イオン濃度を 20,000 ppm

とした場合）の塩化物イオン濃度の地下水が、地表から数 km の地下深部に存在していた可能性

を示唆する。 

 

 

図 2.4-14 更新モデルの解析結果（MIU を通過する南北断面） 
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図 2.4-15 MIU 周辺における塩分濃度分布の比較 

 

  

図 2.4-16 100 万年前における地下深部の地下水中の塩化物イオン濃度の推定 

（観測値：MIU 周辺のボーリング孔での調査結果） 
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地下水中の塩化物イオン濃度



104 

5)  地球化学特性の長期変遷に関する知見の整理 

地下水中の塩分濃度の変化に着目した移流分散解析結果に基づき、解析領域内における地下水

の水質分布の長期変遷に関する知見を取りまとめた。現在観察される塩分濃度分布を再現しうる

水理学的条件として、本解析で解析領域として設定した土岐川流域の広範囲に分布する土岐花崗

岩は、MIU 周辺で取得された物性値よりも 1 オーダ程度低い透水性を有すること、1 km 以深に

は 1.0×10-10 m s-1オーダの低透水性の岩盤が分布すること、それらの岩盤の透水性に応じた間隙

率を有することが挙げられる。また、100 万年前においては地表から数 km の地下深部に、海水

（20,000 ppm）相当の塩化物イオン濃度の地下水が分布することが地球化学的条件であることが

明らかとなった。上記の塩分濃度の高い地下水の長期的な変動性としては、100 万年前から現在

における地形変化や涵養量の変化に伴って、地下水流動の変動域では洗い出されるものの、相対

的な地下水流動の滞留域では 100 万年の間塩水として残留する可能性が解析的に示された。 

上記の結果を踏まえ、塩分濃度の長期的な変動性を解析的に推定するための実施項目やそれら

の関係性をフローとして整理した（図 2.4-17）。水理モデルの構築や地下水流動解析では、SMS

のように地形変化や地下水涵養量の変化といった自然現象の長期変動を連続的に考慮することが

有効である。地下水の滞留時間は、上記解析結果を用いた粒子追跡計算を実施し、涵養域から評

価対象地点までの移行時間を算出する。解析的に推定した地下水の滞留時間は、14C 濃度などに

基づく地下水年代と比較することで、その推定結果の妥当性を確認する。さらに、ボーリング調

査で得られた地下水中の塩化物イオン濃度の情報に基づき、解析で推定した塩分濃度（比濃度）

分布の妥当性を確認するとともに、過去の塩分濃度条件を感度解析的に推定する。これらの一連

のアプローチを実施することで、過去の塩分濃度条件を定量的に推定でき、かつ過去から現在ま

での地下水流動状態の変化を考慮した地下水中の塩分濃度の変動プロセスを整理することが可能

となる。 

 

 

図 2.4-17 塩分濃度の長期的な変動性を推定するためのアプローチ 
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  まとめ 

東濃地域を事例として、長期的な地下水流動の変動域と相対的な滞留域のそれぞれの地下水に

ついて、水－鉱物反応に関わる熱力学的解析及び地下水流動に関わる移流分散解析により、領域

ごとに地球化学特性（主に水質と pH）の長期的変動性について解析を行った。 

地下水の地球化学特性が水－鉱物反応により形成されると仮定し、地下水流動状態の長期的変

動性に基づいて領域を区分し、地下水の地球化学特性（主に水質と pH）の変動幅を熱力学的に

解析し、その変動性を推測した。本検討の結果、花崗岩地域において天水由来の淡水が地下に供

給され続ける限り、地下水は長期的な地下水流動の変動の有無にかかわらずアルカリ性を示す可

能性があることが明らかとなった。 

また、14C 濃度に基づき推定した地下水年代が、水理モデルの妥当性確認及び更新に有効であ

ることを具体的に示した。SMS を用いて長期的な自然現象の変化を考慮した移流分散解析を実施

し、その結果を MIU 付近で取得・推定した塩化物イオン濃度分布と比較することで、現在の濃

度分布を再現するための水理学的条件並びに地球化学的条件やその長期的な変動性を明らかにし

た。さらに、上記検討を踏まえて、塩分濃度の長期的な変動性を推定するためのアプローチを提

示した。 
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2.5  地表環境モデル 

2.5.1  背景と目的 

地層処分における地質環境の安定性を評価する際には、自然現象に伴う地質環境特性の長期変

化と整合的な地表環境の状態（降水量や蒸発散量及びそれらから推定される河川流出量や地下水

涵養量など）を設定する必要がある。地表環境の状態を設定するにあたっては、自然現象に起因

する地表環境や生物相の変化の結果、地表環境の構成要素にどのような影響を与えるかを整理し

たうえで、地下水流動解析の入力条件となる地下水涵養量の変化などを定量的に把握しておくこ

とが重要である。 

本事業では、自然現象の変化に伴う地表環境の変遷をモデル化するための方法論を構築するこ

とを目的として、古地形・古気候・古環境や表層水環境などを考慮した地表環境の状態を明らか

にするとともに、地表環境の領域や状態の時間的変遷に関する検討を行う。 

なお、地表環境の状態の時間的変遷を考慮するにあたっては、対象とする時間断面における地

形・水文環境（降水量、蒸発散量及び河川流出量）を推定することが肝要となる。そこで、平成

26 年度までに実施した地下水涵養量推定技術の成果を活用し、整備した推定手法の適用事例を蓄

積するとともに、各推定手法の妥当性の確認・高度化について検討し、モデル化技術との連携を

図ることとした。平成 27年度までに、平成 26年度に開発した地下水涵養量推定技術を適用して、

山間部における過去の流出量・降水量・蒸発散量の推定に関わる解析とデータ整理を実施した。

また、長期変遷を考慮した地表環境の状態設定の作業フローを作成し、この作業フローと流出量

などの推定結果を用いて山間部における古地形・古気候・古環境を考慮した地表環境の状態設定

の時間的変遷を整理した。 

平成 28 年度は、平野部における過去の流出量・降水量・蒸発散量の推定に関わる解析とデー

タの整理を行い、多様な地形に対する地下水涵養量推定技術の適用可能性を検討した。また、そ

の結果も考慮して、平野部における古地形・古気候・古環境を考慮した地表環境の状態の時間的

変遷の整理を実施するとともに、フロー内の各作業に内在する不確実性の幅を山間部と平野部で

比較しながら整理した。 

 
2.5.2  アプローチ 

(1)  地下水涵養量推定技術の成果を適用した地表・水文環境の推定 

平成 26 年度までに開発した地下水涵養量推定技術の成果を適用し、幌延地域を平野部の事例

として、長期的な時間変遷を考慮した地表及び水文環境の推定を実施した。 

 
(2)  推定結果に基づく地表環境の状態設定の試行・概念化 

2.5.2 (1)で推定された地表・水文環境及び推定に用いた環境条件を参照して、平野部の地表環

境の状態を整理し、概念化を行った。地表環境の状態整理及び概念化にあたっては、平成 26 年

度までの検討を参照し、下記の点に着目した。 

 平成 26 年度に整理した地殻変動・気候変動に起因して生じる地質学的プロセスが地表環

境の状態に与える影響の中から、数 km～数十 km 程度の領域を設定した場合に地表環境

の状態変化を生じ得る影響として、地形の変化、地下水流動路の変化、気温の変化及び降

雨量の変化に着目 

 特に、地形の変化と降雨量の変化の影響を受けるプロセスとして、浸透量（涵養量）及び

河川流出量に関して、2.5.2 (1)での推定結果を参照 

 2.5.2 (1)の推定を行うにあたって参照した地形変化などの環境条件についても、地表環境

の状態設定において参照 
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2.5.3  実施結果 

(1)  地下水涵養量推定技術の成果を適用した地表・水文環境の推定 

公開情報に基づく観測結果、気温と降水量及び気温と蒸発散量の関係性から、過去の降水量と

蒸発散量を推定した。また、地形モデルに基づく地形変化を考慮した河川流出量推定手法により、

過去の河川流量を推定した。これらの結果から、水収支法により過去の地下水涵養量を推定した。

以下に、水文環境の各構成要素の推定方法及び推定結果を提示する。 

 
1)  気温 

平成 25 年度に実施した古気候・古環境の推定手法の検討結果から、降水量及び蒸発散量は気

温との相関関係から推定できる可能性が示されていることから、降水量及び蒸発散量の推定にお

ける指標となる気温を推定した。Niizato et al. (2010)1) によれば、幌延地域の最終氷期の気温は

現在より約 8 ℃低く、温暖な時期の気温は約 1～2 ℃高いと整理されている。幌延地域における

観測結果（日本原子力研究開発機構, 20112)）から、平均気温 5.7 ℃を現在の気温として、間氷期

のような温暖な時期（以下、「温暖期」という）の推定気温は 5.7～7.7 ℃と推定した。また、温

暖期の推定気温の気温差（2 ℃）から、氷期のような寒冷な時期（以下、「寒冷期」という）の

推定気温を-2.3～-0.3 ℃とした。 

 
2)  降水量 

降水量は、気温と降水量との相関関係から推定した。平成 25 年度に実施した古気候・古環境

の推定手法の検討結果から、降水量は気温に対しておおまかな正の相関を示すものの、気象観測

地点の位置での気候の違いにより回帰直線から逸脱する傾向が生じると指摘されている。そこで、

幌延地域の気候条件を考慮し、日本原子力研究開発機構 (2014)3) で示された観測データのうちオ

ホーツク沿岸と日本海沿岸の観測データを基本とし、寒冷期に相当する観測データとして北アジ

ア、北ヨーロッパ及び北アメリカの観測データを推定に用いた。 

冬期の降水量については、固体降水（雪）の補足率が低いことが指摘されている（野上, 19904); 

横山ほか, 20035); 沼尻, 20086); 寶ほか, 20087)）。この課題に対し、原子力機構が実施した幌延地

域の観測において転倒ます式雨量計、溢水式雨量計及び積雪重量計を用いた冬期降水量評価を実

施している（日本原子力研究開発機構, 20112)）。その結果、幌延地域の北進観測所（以下、「幌延

（北進）」という）での 2004 年 12 月から 2009 年 11 月までの年間降水量の平均値（1489 mm/

年）は近接する天塩（アメダス）の同期間の平均値（922 mm/年）8) の約 1.6 倍、豊富（アメダ

ス）の同期間の平均値（891 mm/年）8) の約 1.7 倍、2006 年 12 月から 2009 年 11 月までの幌延

（アメダス）の平均値（691 mm/年）8) の約 2.2 倍であり、いずれも、幌延（北進）での観測結

果がアメダスでの観測結果を上回っている（表 2.5-1）。この結果は局所的な地域性に影響を受け

ている可能性はあるものの、アメダスでの観測結果が冬期の降水量を過小評価している可能性を

示唆している。 

 
表 2.5-1 降水量観測結果 

 

観測点
降水量

（mm/年）
平均降水量
（mm/年）

天塩（アメダス） 922

豊富（アメダス） 891

幌延（アメダス） 691

幌延（北進） 1,489 －

835
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これらのことから、冬期の降水量については、天塩（アメダス）、豊富（アメダス）、幌延（ア

メダス）の降水量の平均値（835 mm/年）と幌延（北進）での観測結果（1,489 mm/年）との比

（1.8）を補正係数とし、最寒月平均気温が小川・野上 (1994)9) で示された北海道西部の降水形

態判別気温（1.7 ℃）より低い観測結果を補正したうえで、降水量と気温との相関式を求めた（図 

2.5-1）。この相関式に上述の氷期、間氷期の推定気温を代入して降水量を推定した。 

 
3)  蒸発散量 

蒸発散量については、気温と蒸発散量との相関関係から推定した。日本原子力研究開発機構 

(2014)3) で示された観測データを用いて気温と実蒸発散量との関係を整理した結果、気温と実蒸

発散量は正の相関を示すもののデータのばらつきが大きく、また、相関式から得られる推定値を

中心にほぼ一定の幅の範囲内に分布している（図 2.5-2）。このデータのばらつきは、降水量と同

様に観測地点の位置と気候の違いによる影響と考えられる。幌延地域の観測結果（日本原子力研

究開発機構, 20112)）は、ばらつきの平均値付近の値となることから、ばらつきの平均値の推定式

を用いて推定した。 

 

 

図 2.5-1 気温と降水量との関係 

 

 
図 2.5-2 気温と蒸発散量との関係  
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4)  河川流量 

河川流量の推定は、平成 26 年度に実施した地形特徴に基づく河川流量推定手法（日本原子力

研究開発機構, 201510)）を適用した。平成 27 年度に行った東濃地域を事例とした河川流量の推定

（日本原子力研究開発機構, 201611)）では、現在の地形と各時間断面の地形との間で共通の流出

指標を求めたが、平成 28 年度の推定では、現在の地形を含む全ての時間断面の地形で共通とな

る流出指標を算出するとともに（図 2.5-3）、現在の河川流量（区間流量）及び降水量から求めら

れる流出率と現在の地形での流出指標との相関関係を求めた（図 2.5-4）。流出率と流出指標を求

める際の河川流量は国土交通省の水文水質データベース（国土交通省, 201612)）で公開されてい

るデータ、降水量は気象庁のメッシュ平年値 2010 年（気象庁, 201613)）を用いた。なお、2.5.3 (1) 

2)でも示したとおり、冬期の降水量に関してはメッシュ平年値 2010 年のデータにおいても過小

評価していると考えられる。そこで、横山ほか (2004)14) で示された冬期降水量の補正率（1.5）

を用いて、降水量の補正を行った。補正の際の降水形態判別は、小川・野上 (1994)9) が示した北

海道西部の降水形態判別気温（1.7 ℃）を用いた。 

上述した流出指標と流出率の相関式に過去の地形の流出指標を代入することで過去の地形にお

ける流域全体の流出率を推定し、推定された流出率に降水量を乗じることで河川流量を推定した。 

河川流量推定の対象とする地形は、現在の地形及び 2.2 で復元された 33 万年前、100 万年前の

地形モデルとし、各地形において寒冷期と温暖期を考慮した。なお、現在の温暖期の地形につい

ては、本事業での地質環境モデル領域を包含する範囲を地形解析の対象とした。 

 

 
図 2.5-3 流出指標の算出 
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図 2.5-4 流出指標の流出率との相関関係 

 
5)  水文環境の各構成要素の推定結果 

降水量、蒸発散量、河川流量の推定結果及び水収支法に基づく地下水涵養量の推定結果を表 

2.5-2 に示す。 

 
表 2.5-2 水文環境の各構成要素の推定結果 

 
 
気候条件の違いに着目すると、降水量は温暖期に比べ寒冷期で減少しており、寒冷期の降水量

は温暖期の降水量の 61～74 %程度である。また、蒸発散量についても、温暖期に比べ寒冷期で

減少しており、寒冷期の蒸発散量は温暖期の蒸発散量の 48～65 %程度である。河川流出量につ

いては温暖期に比べ寒冷期で大きく減少しており、寒冷期の河川流出量は温暖期の 8～22 ％程度

となり、降水量、蒸発散量と比べて河川流出量の減少の割合は著しく大きい。これは、気候条件

により降水量が異なることに加えて、温暖期の海進や寒冷期の海退による陸域領域の変化が寄与

しているためと考えられる。つまり、寒冷期の海退では温暖期の海底が陸地となり起伏の乏しい

なだらかな地形が広く分布することで降水が流域外へと流出し難くなるため、河川流出量は減少

時間断面

気候

気温（℃） 5.7 7.7 -2.3 -0.3 5.7 7.7 -2.3 -0.3 5.7 7.7 -2.3 -0.3

降水量

（mm y-1）
1662.5 1836.3 1117.1 1233.9 1662.5 1836.3 1117.1 1233.9 1662.5 1836.3 1117.1 1233.9

実蒸発散量

（mm y-1）
460.5 513.8 247.0 300.4 460.5 513.8 247.0 300.4 460.5 513.8 247.0 300.4

現在 33万年前 100万年前

温暖期 寒冷期 温暖期 寒冷期 温暖期 寒冷期

河川流出量

（mm y-1）
881.1 973.2 178.7 197.4 532.0 587.6 44.7 49.4 182.9 202.0 22.3 24.7

地下水涵養量

(mm y-1）
320.9 349.3 691.4 736.1 670.0 908.8734.9 825.4 884.1 1019.1 1120.5 847.8



 

112 

する。また、100 万年前の温暖期でみられるように海進により陸域が減少した場合も河川流出量

が減少することとなる。山間部では気候条件の違いで陸域の変化は生じないと想定できることか

ら、気候変化に伴う海水準変動による陸域領域の変化は、遠浅な沿岸を含む平野部の特徴である

と考えられる。 

水収支法により算出した地下水涵養量は、現在と 33 万年前では温暖期に比べ寒冷期での地下

水涵養量の方が多く、100 万年前では温暖期に比べ寒冷期での地下水涵養量の方が少ない。この

結果は、遠浅な沿岸を含む平野部では、気候変動による降水量、蒸発散量の変化に比べ、隆起侵

食や海水準変動による地形変化の影響が大きいことを示唆している。 

なお、表 2.5-2 に示す降水量は寒冷期の積雪が１水文年間に全て融雪することを前提として算

出したものである。しかしながら、年平均気温がマイナス値となる寒冷期では１水文年間に全て

の積雪が融雪せず、積雪として地表に貯留される可能性が高い。したがって、水収支の観点から

は、特に寒冷期の降水量は過大評価されており、その結果、算出される地下水涵養量についても

過大評価している。原子力機構が実施した北進観測所での観測結果（日本原子力研究開発機構, 

20112)）では、日平均気温がマイナス値となる 1 月、2 月、3 月及び 12 月の降水量（降雨量＋降

雪水量）の平均値が 170.2 mm/月であるのに対し、実際に流出した水量に相当する降水量（降水

量＋融雪水量）は、降水量（降雨量＋降雪水量）の約 44 %（75.4 mm/月）であった。この結果

を基に、表 2.5-2 に示す寒冷期の降水量に補正係数として 0.44 を乗じて補正し、涵養量を推定し

た結果を表 2.5-3 に示す。 

 
表 2.5-3 水文環境の各構成要素の推定結果（寒冷期降水量補正後） 

 
* 寒冷期については降水量＋融雪水量に補正 

 
寒冷期降水量補正後に推定される地下水涵養量は、表 2.5-2 に示す補正前の地下水涵養量の 21

～28 ％にまで減少している。これらの結果から、寒冷地における地表環境の推定については以

下の課題が残されている。 

降水量の推定については、2.5.3 (1) 2)にも示した通り、アメダス等の公開データでは冬期の降

雪を過小評価している可能性があり、降雪期の降水量（降雪水量）の補正方法について検討の余

地を残している。さらに、地下水涵養量の推定については、降水量（降雨量＋降雪水量）のみな

らず、降水量（降水量＋融雪水量）を推定することが重要となる。さらに、部分凍土及び永久凍

土の存在により地下水涵養そのものが制約されることも考慮する必要がある。 

また、遠浅な沿岸部を含む平野部では海水準変動により陸域が大きく変化し、特に、寒冷期の

海退により海底部の陸化が大きく進むような場合は、海域の地形特徴が河川流出特性に大きく影

響する。このことは、海域の地形情報の精度が河川流出量の推定結果に大きな影響を及ぼすこと

を意味しており、本手法の適用にあたっては海域の地形モデルの推定精度の確保が必要である。 

時間断面

気候

気温（℃） 5.7 7.7 -2.3 -0.3 5.7 7.7 -2.3 -0.3 5.7 7.7 -2.3 -0.3

降水量
＊

（mm y-1）
1662.5 1836.3 491.5 542.9 1662.5 1836.3 491.5 542.9 1662.5 1836.3 491.5 542.9

実蒸発散量

（mm y-1）
460.5 513.8 247.0 300.4 460.5 513.8 247.0 300.4 460.5 513.8 247.0 300.4

現在 33万年前 100万年前

温暖期 寒冷期 温暖期 寒冷期 温暖期 寒冷期

河川流出量

（mm y-1）
881.1 973.2 78.6 86.9 532.0 587.6 19.7 21.7 182.9 202.0 9.8 10.9

地下水涵養量

(mm y-1）
320.9 349.3 165.9 155.6 670.0 231.7734.9 224.9 220.8 1019.1 1120.5 234.7
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(2)  推定結果に基づく地表環境の状態設定の試行・概念化 

2.2 で示した地形モデルの成果や 2.5.3 (1)の結果を踏まえて、幌延地域を事例とした平野部に

おける地表環境の状態を整理した。地表環境の状態の整理にあたっては、2.2 における地形モデ

ルの検討において設定した各時間断面及び気候サイクル（氷期・間氷期）における下記の点（2.5.2

に示した着眼点に基づき設定）について、他のモデル化技術における検討結果や、地下水涵養量

の推定結果を参照して記述した。 

 地形の特徴：2.2 で示した地形モデルの検討結果を参照 

 河川の状態：河道形状については 2.2 で示した地形モデルの検討結果、河川流出量につい

ては、2.5.3 (1)の表 2.5-3 の結果を参照 

 地下水涵養量：2.5.3 (1)の表 2.5-3 の結果を参照 

 永久凍土：2.2 で示した地形モデルの検討結果を参照 

 気候の状態：2.5.3 (1)で用いた年平均気温より、町田ほか (2003)15) に示された気候帯区分

に基づき設定 

 植生の状態：2.5.3 (1)で用いた年平均気温と年降水量より、町田ほか (2003)15) に示された

植生帯区分に基づき設定 

 
幌延地域を事例とした平野部における地表環境の状態の整理（時間的変遷を伴う地表環境の概

念化）について、表 2.5-4 に示す。本整理の結果は、地表環境概念モデルの長期的な変化を可視

化するための材料として活用可能である。また、地表での環境の変化と地下での水の動きの変化

などを比較する際に役立つ。本事例をはじめとした国内における地表環境の状態の整理の試行を

積み重ねることにより、わが国の地表環境の特徴を反映したモデル構築に資する情報を提供でき

るものと期待される。 

 
表 2.5-4 平野部における地表環境の状態の整理の結果（幌延地域を事例として） 

 
※1；形状に関しては、地形図などからの判読 

※2；町田ほか (2003)15)を参考に設定 

  

地形の特徴
※1

河川の状態
※1 地下水涵養量の状態

永久凍土の
影響

気候の

状態※2
植生の

状態※2

温暖期
（現在）

東部の大半は山岳・丘陵地（森林帯）

となっており、西部は細長く発達した

海岸砂丘の海岸とその内陸に湿地帯や

平野状の地形が広がっている。

一級河川の本流とともに支流が発達し

ている。また、沼が存在する。
－ 考慮せず 冷温帯 夏緑樹林

寒冷期
[現在－温暖期]と比較して、氷期の海退
により海域の陸化が進んでいる。平坦な
地形が広く分布する。

平坦な（流出しにくい）地形が広く分布す
るため、[現在－温暖期]と比較して、1割
弱程度の流量となる。

[現在]と比較して、2分の1
程度の涵養量となる。

考慮せず 亜寒帯 針葉樹林

温暖期
[現在－温暖期]と比較して、海進により陸
域が減少している。平坦な地形が広く分
布する。

平坦な（流出しにくい）地形が広く分布す
るため、[現在－温暖期]と比較して、6割
程度の流量となる。

[現在]と比較して、2倍程度

の涵養量となる。
考慮せず 冷温帯 夏緑樹林

寒冷期
[現在－温暖期]と比較して、氷期の海退
により海域の陸化が進んでいる。平坦な
地形が広く分布する。

平坦な（流出しにくい）地形が広く分布す
るため、[現在－温暖期]と比較して、数%
程度のかなり小さい流量となる。

[現在]と比較して、6～7割
程度の涵養量となる。

考慮せず 亜寒帯 針葉樹林

温暖期
[現在－温暖期]と比較して、海進により陸
域が大きく減少している。平坦な地形がさ
らに広く分布する。

平坦な（流出しにくい）地形が広く分布す
るため、[現在－温暖期]と比較して、2割
程度の流量となる。

[現在]と比較して、3倍程度

の涵養量となる。
考慮せず 冷温帯 夏緑樹林

寒冷期
[現在－温暖期]と比較して、氷期の海退
により海域の陸化が進んでいる。平坦な
地形がさらに広く分布する。

平坦な（流出しにくい）地形が広く分布す
るため、[現在－温暖期]と比較して、1%
程度のかなり小さい流量となる。

[現在]と比較して、7割程度

の涵養量となる。
考慮せず 亜寒帯 針葉樹林

100
万
年
前

時間 サイクル

地表環境の概念化

現
在

33
万
年
前



 

114 

2.5.4 まとめ 

平成 26 年度までに検討した地下水涵養量推定技術の成果を活用して、過去のいくつかの時間

断面に対する地表・水文環境を推定し、平野部における適用可能性を検討した。平野部における

地下水涵養量の推定においては、降水量、蒸発散量といった気象要素の変化に比べ、超長期にお

ける地形変化及び気候変化による海進、海退による地形特徴の変化の影響が大きいこと、寒冷期

の涵養量については降水量のみならず積雪融水量の推定が重要であることが示唆された。また、

推定された地表・水文環境や地形・地質発達史をもとに、過去のいくつかの時間断面に対する地

表環境の状態を整理するための一覧表を作成し、地表環境の概念化に必要となる因子を抽出した。 

平成 28 年度の検討において考慮しなかった永久凍土の影響に関する検討や寒冷期（氷期）に

おける降雪水量や積雪融水量の推定方法について調査し、手法の適用範囲と不確実性について把

握することが今後の検討課題である。 
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3. 革新的要素技術の開発 

 
3.1  後背地解析技術 

3.1.1  背景と目的 

日本列島では、過去十万年程度の編年に必要となる段丘などの地形学的情報が多くの地域で得

られることから、その情報に基づき変動傾向や速度を把握し、数万年程度の将来を外挿すること

は可能と考えられる。しかし、十万年を超えるような百万年、千万年といったより長期の将来に

おいては、プレート運動を含む地殻変動の永続性が保証できなくなり、予測に対する不確実性も

著しく増大していくと考えられる（例えば、梅田ほか, 20131)）。特に百万年を超える期間では、

山地の形成やそれに伴う侵食速度の増加などの大規模な地形変化が生じる可能性がある。山地の

形成によっては、地下数百 m 以深の地質環境においても動水勾配や地下水移行経路が大きく変化

する可能性がある（尾上ほか, 20092); 草野ほか, 20113)）。日本の山地では一般的に、隆起に伴う

山地高度の増大とともに、侵食速度が増大していくというプロセスが成立する（Ohmori, 19784)）。

侵食速度が隆起速度と動的平衡状態にある山地では、時間が経っても高度が一定に保たれている

ため、山地から平野に至るスケールでの地下水の流れには時間変化に伴う大きな変動が生じなく

なると考えられる。一方、隆起を開始した時期が新しく、山地高度が低いために侵食速度が隆起

速度に比べて小さい地域では、将来も山地高度が増大し、地下水の流れにも変動が生じると考え

られる。そのため、十万年を超えるような将来の地質環境の予測・評価を扱う場合には、平野か

ら丘陵・山地への大局的な地形変化も蓋然的なシナリオの一つになると考えられることから、現

在の山地の発達段階や動的平衡状態に関する情報が重要となる。山地の発達段階を把握するため

には、その山地がいつから隆起を開始し、どのように成長してきたかという山地の形成過程を明

らかにすることが重要となる。その解明手法には、山地を形成する岩石・鉱物の熱年代学によっ

て隆起・削剥過程を推定する方法の他、対象とする山地を供給源として、その下流域に分布する

砕屑岩類の堆積学的・岩石学的アプローチによる後背地解析が特に有効である。 

本事業では、山地・丘陵の隆起開始時期と形成過程の推定及び古地形の復元における精度や分

解能の向上に必要な手法を整備するため、山地・丘陵から供給された砕屑粒子の地球化学特性・

物理化学特性・放射年代値などを指標とした手法を組み合わせた後背地解析技術の開発を行う。 

平成 25 年度は、既存の後背地解析技術の情報を整理し、各手法の利点や問題点、技術開発に

おける重要な着眼点の抽出を行った。その結果、堆積物を構成する砕屑粒子と供給源に分布する

岩石の地質学的特徴を比較するのに有効な手法として、主成分及び微量元素の化学組成を用いた

地球化学的手法、石英の電子スピン共鳴（Electron Spin Resonance: 以下、「ESR」という）・光

ルミネッセンス（Optically Stimulated Luminescence: 以下、「OSL」という）・熱ルミネッセン

ス（Thermal Luminescence: 以下、「TL」という）信号を用いた物理化学的手法、ウラン-鉛（以

下、「U-Pb」という）法・フィッション・トラック（以下、「FT」という）法・アルゴン-アルゴ

ン法などの放射年代測定法が抽出された。さらに、古流向を把握する帯磁率異方性測定やテフラ

を用いた堆積時期の決定などが後背地解析においてしばしば有効な手法となる可能性が高いこと

を示した。また本事業を行ううえで、個々の技術の向上や有効性の確認及びそれらの技術を複合

した手法の整備が望まれた。これらのことから、本事業において、地球化学特性・物理化学特性・

放射年代値などを指標とした砕屑粒子の供給源を推定する手法を導入することにより、山地・丘

陵の隆起開始時期と形成過程の推定及び古地形の復元に係る精度と分解能の向上に必要な後背地

解析手法の開発フローを提示した（図 3.1-1）。 

平成 26 年度は、平成 25 年度に提示した開発フローに沿って、試料採取を実施するとともに、

各種分析に着手した。平成 27 年度は、分析手法の最適化を進めながら、引き続き各種分析を行
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った。その結果、岩石中に普遍的に存在する代表的な鉱物である石英の ESR・ルミネッセンス信

号特性の解析や、風化に強い鉱物であるジルコンなどの化学組成分析が、後背地解析技術として

有効であるとの見通しを得た。すなわち、それらの測定データを下流の堆積物試料と上流（後背

地）に分布する源岩試料との間で比較することにより、後背地の変化の推定に利用できる。また、

帯磁率異方性測定による古流向の推定についても、後背地解析技術としての有効性を確認した。

ジルコンなどの重鉱物に対しては、電子線マイクロアナライザ（Electron Probe Micro Analyzer: 

以下、「EPMA」という）を用いた分析を導入することにより、高速定量分析に基づく効率的な

重鉱物の同定、反射電子像・カソードルミネッセンス像や元素マッピング画像に基づく鉱物の性

状の分類、U、Th、Pb の正確な定量に基づくモナザイトなどのサブグレイン年代の推定（CHIME

年代測定法；Suzuki and Adachi, 19915)）といった手法を構築した。さらに、日本列島全域に幅

広く適用できるテフラカタログの作成を目指し、既往研究による情報が十分でなかった北海道～

東北地方のテフラを中心に火山ガラスの形態・屈折率・化学組成などの特徴を記載した。 

平成 28 年度は、各手法の適用性を確認するため、平成 26 年度から実施している東濃地域に加

え、北海道の幌延地域においても事例研究を行った。また、後背地解析技術に関する個々の手法

の適切な組み合わせ及び総合的な評価に基づき、山地の発達過程に関わる断層運動の履歴や、堆

積物供給源における古地形の変化などについて議論した。テフラカタログについては、平成 27

年度までの成果では鉱物組成や火山ガラスの形態・屈折率などのデータに対し、火山ガラスの化

学組成のデータが相対的に不十分だったため、この化学組成データをさらに充実させることとし

た。 

 

 

図 3.1-1 山地形成過程の解明に適用する後背地解析技術の開発フロー 

日本原子力研究開発機構 (2014)6)に加筆。 
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3.1.2 アプローチ 

（1） 手法の高度化 

石英の ESR・OSL・TL 信号測定技術については、信号強度やその変化傾向を決める要因を明

らかにするための粒子形状などとの比較や、複数の要因の重ね合わせからなるルミネッセンス信

号特性を要因別に分離する手法の開発を進める。EPMA を用いた高速定量分析技術については、

風化に強く堆積物中に残りやすい重鉱物の微量元素（イルメナイト中の MnO や、ジルコン中の

Y2O3）の違いに基づく源岩の推定手法を検討する。また、後背地解析の際の基礎情報として重要

な岩石のモード組成（構成鉱物の量比）について、走査型 X 線分析顕微鏡と画像処理・解析ソフ

トウェアを用いて簡便かつ高精度で測定する手法を構築する。 

 
（2） 適用性の確認・検証 

平成 26 年度及び平成 27 年度に引き続き、地質環境長期変動モデルの開発において山間部の事

例としている東濃地域を対象に、基盤岩のモード測定、石英の ESR・ルミネッセンス信号測定、

EPMA を用いた高速定量分析などを行い、各種分析手法の適用性を確認するとともに、個々の手

法の適切な組み合わせ及び総合的な評価に基づく後背地の変化について議論する。日本列島では

一般に、山地では削剥が進行し、火成岩や変成岩、付加体堆積岩類のような基盤岩が広く露出し

ている。東濃地域のような山間部の場合、後背地となり得る岩石は基本的にこれらの基盤岩から

構成される。したがって、既往研究に基づき推定される地形・地質構造発達史を踏まえ、後背地

の岩石の候補となる基盤岩試料を選定し、下流側の堆積物と同様の手法で分析して両者で結果を

比較するという手順が後背地解析の基本となる。特に、日本列島の山間部における山地の発達に

おいては、断層運動がしばしば大きな寄与をもたらすことから、平成 28 年度は断層運動に規制

された山地の発達過程について詳細に検討する。なお、平成 28 年度に東濃地域で分析に用いた

試料の一覧は表 3.1-1 の通りである。 

さらに、堆積物の層序や堆積環境、堆積年代が比較的よく知られており、各種分析手法の適用

性を評価するうえで非常に有効と考えられる幌延地域についても、平野部の事例として、試料採

取及び各種分析に着手し、山地の発達に加え気候・海水準変動を考慮した後背地の変化について

検討を進める。幌延地域のように厚い堆積盆を有する平野部では、後背地岩石として山地に露出

する火成岩や変成岩などの基盤岩だけでなく、平野部～中山間部に堆積している海成～陸成（河

川成、湖成）の地層の構成物がより新しい時代に二次堆積したものも候補として大いに考えられ

る。したがって、後背地を検討する上では、鉱物組成の違いに加え、同じ鉱物でも受けた続成作

用の違いを考慮する必要がある。また、当該地域は東西圧縮による fold-and-thrust belt となっ

ており（小椋・掃部, 19927)）、断層運動や褶曲による山地の発達過程と比較しながら後背地解析

を行うこととなる。 

 
（3） テフラカタログの整備 

相模原市立博物館所蔵テフラ試料（町田 洋コレクション；相模原市立博物館, 20038)）の中か

ら、試料の保存状態が良好で、かつ、更なる記載の充実が望まれるテフラを選定して火山ガラス

の化学分析を行い、テフラ対比の基礎となるデータを整備する。 
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表 3.1-1 後背地解析技術の開発に用いた岩石試料と堆積物試料 

 

ESR ついては平成 27 年度までに測定した試料も含む。OSL と EPMA については、平成 27 年度

までの実施分は平成 28 年度とは測定条件などが異なり同一に比較できないため、平成 28 年度に

測定した試料のみ「〇」としている。 

  

番号 収集試料 ESR OSL EPMA

2 伊奈川花崗岩 ○ ○

4 姫栗花崗岩 ○

8 苗木・上松花崗岩 ○ ○

10-a1 ○ ○

10-a2 ○ ○

12-a1 ○

12-a2 ○ ○

13-a1 美濃帯堆積岩（チャート） ○ ○

13-a2 美濃帯堆積岩（泥岩） ○ ○

13-a3 美濃帯堆積岩（砂岩） ○ ○

14 花崗斑岩 ○ ○

15 苗木・上松花崗岩 ○ ○

16 苗木・上松花崗岩 ○ ○

17 濃飛流紋岩 ○ ○

18-a1 ○ ○

18-a2 ○

19 木曾駒花崗岩 ○

20 木曾駒花崗岩 ○ ○

21-a1 ○ ○ ○

21-a2 ○ ○

22-a1 ○

22-a2 ○

23 伊奈川花崗岩 ○ ○

25-a 伊奈川花崗岩 ○

21-b1～2 土岐砂礫層 ○ ○

22-b1 土岐砂礫層（F-1～F-14） ○ ○ ○

22-c 土岐砂礫層中の花崗岩礫 ○

22-b3 礫層の基質 ○ ○

23-b1～5 土岐砂礫層 ○ ○

24-b1～2 土岐砂礫層 ○ ○

25-b1 土岐砂礫層中の濃飛流紋岩礫 ○ ○

25-b2 土岐砂礫層 ○ ○ ○

26-b1～3 土岐砂礫層、段丘堆積物 ○ ○

27 土岐砂礫層 ○ ○

36 コア試料（KNGコア） ○ ○

堆
積
物

基
盤
岩

伊奈川花崗岩

苗木・上松花崗岩

濃飛流紋岩

苗木・上松花崗岩

濃飛流紋岩
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3.1.3 実施結果 

（1） 手法の高度化 

1） 石英粒子の ESR・OSL・TL 信号の解析 

石英の OSL 及び TL 信号は、試料の違いによって信号強度が異なるだけでなく、同一試料でも

異なる信号強度が検出される。これは、測定時の試料の発光状態、粒子形状及び質量などに起因

すると考えられる。そこで、信号強度やその変化傾向を決める要因を明らかにするための発光状

態、粒子形状及び質量との比較や、複数の要因の重ね合わせからなるルミネッセンス信号特性を

要因別に分離する手法の開発を進める。 

一般的に、放射線照射した石英の熱ルミネッセンスカラー画像（Thermoluminescence 

crystallinity index : 以下、「TLCI」という）は、主に青色あるいは赤色のみを示すが、中部地方

及び北陸地方周辺の花崗岩では、青色及び赤色の混合した発光を示すことが報告されている

（Hashimoto et al., 19869); Shimada et al., 201310)）。このような混合発光が、本事業で供試し

ている東濃地方の試料でも発現し、この混合発光の割合によって、OSL 及び TL 信号強度が変動

している可能性がある。そこで、放射線照射した石英試料の 250 ℃での TLCI を取得し、この

TLCI と OSL・TL 信号特性の違いについて検証した。なお、放射線照射は Riso 製の TL/OSL 

DA-20 装置の密封β線源（ストロンチウム 90）を用いて 300、500 及び 1,000 Gy で行い、撮影

はデジタルカメラ（Sony 製、Cyber-shot DSC-RX100M2）を用い、絞り f2.8、ISO6400 及びシ

ャッタ開放 30 秒の測定条件で実施した。TLCI 測定試料は、伊奈川花崗岩試料 2、苗木・上松花

崗岩試料 12-a1 及び濃飛流紋岩試料 22-a1 を用い、試料質量は約 7 mg で行った。TLCI の分析

は、稲垣ほか(2010)11)で報告された方法を用いて行った。 

TLCI を測定した結果、放射線照射 300 及び 500 Gy での撮影像は得られなかったが、1,000 Gy

での撮影像は得られた（図 3.1-2）。撮影像のみを見ると、赤色光の強度に違いがあるようにみえ

るが、CIE 色度による解析を行うと、すべての試料で Red 成分が占有しており、上記で記載した

混合した発光は認められなかった。この結果からは、岩石試料の信号強度の違いは、試料の発光

色度の違いを反映しているものではなく、TLCI のみから岩石種の特定を行うことは困難である

と言える。 

また、粒子形状について、試料から抽出した石英を篩によって粒径別に分画し、各画分の ESR、

OSL 及び TL 信号強度の違いについて検証した。分析試料は、美濃帯堆積岩（砂岩）試料 13-a3

及び濃飛流紋岩試料 18-a1 から抽出した石英試料を用いた。ESR 信号は、＞150 μm、＜150 μm、

75～250 μm の 3 つの粒径範囲で測定を行った。OSL 及び TL 信号は、＞150 μm 及び＜150 μm

の 2 つの粒径範囲で測定した。 

その結果、ESR 信号については、Al 中心信号及び Ti-Li 中心信号は、粒径による有意な違いは

見られなかった（図 3.1-3）。E1’中心信号は、粒径が小さいほどやや大きい傾向が見られる（図 

3.1-3 の 13-a3 (2)及び 18-a1 (2)）。これは、植木ほか(2016)12)による六甲花崗岩での測定結果と類

似した傾向であるが、後背地を推定するうえで有意な信号の違いとまでは言えない。 

OSL 及び TL 信号については、粒径別に分画した美濃帯堆積岩（砂岩）試料 13-a3 の分析結果

を図 3.1-4 (a)と(b)、濃飛流紋岩試料 18-a1 の分析結果を図 3.1-4 (c)と(d)に示した。両試料の結

果からは、OSL 及び TL 信号強度についても、粒径による明瞭な相関関係は見られないことが分

かった。Timar-Gabor et al. (2017)13) によると、様々なレス（堆積物）から抽出した石英の OSL

信号強度は、微細粒（＜50 μm）では粒径の大きさによる信号強度の変化が顕著に見られるが、

細粒（50～250 μm）ではほとんど見られないことが報告されている。本事業においても、岩石

から抽出した石英試料（75~250 μm）でも粒径の大きさに依存しておらず、粒径別による OSL

及び TL 信号強度は岩石の推定には適していないと言える。 
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図 3.1-2 TLCI の撮影像及び CIE 色度ダイアグラム・分布 

(a)：伊奈川花崗岩、(b)：苗木・上松花崗岩、(c)：濃飛流紋岩 

CIE 色度の解析は、稲垣ほか(2010)11)の方法による。 

CIE 色度範囲は、Blue [450～495 nm]、Green [496～565 nm]、Yellow [566～580 nm]、 

Red [581～700 nm]、Gap [< 449 nm 及び>701 nm（紫色及び白色）]である。 

 

  
図 3.1-3 堆積物及び基盤岩試料の異なる粒径での ESR 信号強度 

(a)；Al 及び Ti-Li 中心信号、(b)；E1’中心信号 

(1)：＞150 μm、(2)：＜150 μm、(3)：75～250 μm 
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図 3.1-4 粒径分画した試料の OSL・TL 信号の特徴 

(a)：13-a3 の OSL 信号、(b)：13-a3 の TL 信号 

(c)：18-a1 の OSL 信号、(d)：18-a1 の TL 信号 

 
2） EPMA を用いた重鉱物の高速定量分析 

平成 27 年度に確立した高速定量分析法（日本原子力研究開発機構, 201614)）に基づいて重鉱物

を同定し、岩体ごとの鉱物組成を比較しても、岩体の区別が難しい場合がある。こうした場合で

も、特定の重鉱物の元素比率を指標として岩体を区別できる可能性がある。平成 27 年度の本事

業の報告書では、普通角閃石（Hornblende）の元素比率が岩体ごとに異なるケースについて触れ

た。平成 28 年度は、風化に強く堆積物中に残りやすいチタン鉄鉱（Ilemenite）やジルコン（Zircon）

に着目し、重鉱物組成の違いに加え、これらの鉱物の元素組成も指標として岩体を判別すること

を試みた。 

チタン鉄鉱は FeO・TiO2の化学組成を持ち、Fe を置換して Mg や Mn が少量存在することが

ある。また、ジルコンの化学組成は ZrSiO4だが、Hf、Ce、Y、Th、U なども含む（黒田・諏訪, 

198315)）。本事業で対象とした試料で高速定量分析を実施したところ、チタン鉄鉱中の MnO と

ジルコン中の Y2O3について、試料ごとに特徴的な変化が示唆されため、それぞれの濃度（wt.%）

ごとの存在比のヒストグラムを作成し詳細な比較を行った。検討した試料は、東濃地域の基盤岩

試料（苗木・上松花崗岩試料 8、伊奈川花崗岩試料 2、25-a 及び濃飛流紋岩試料 22a-1）及び堆

積物試料（地点番号 22 及び 25 の試料）である。 

試料ごとにヒストグラムを比較したところ、基盤岩ごとの違いや堆積物の層序による違いを確

認することができた。結果の詳細は 3.1.3 (2)で述べる。なお、平成 28 年度に実施した高速定量

分析における鉱物同定判定基準を表 3.1-2 に示す。 
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表 3.1-2 鉱物同定判定基準 

 

(a) 岩体の特徴の判定に利用する鉱物 (b) (a)に該当しない鉱物

鉱物 成分 基準 鉱物 成分 基準

1 Allanite FeO ≧ 5 % 1 Biotite MgO+FeO ≧ 25 %

Al2O3 ≧ 5 % Al2O3 ≧ 12 %

Ce2O3 ≧ 1 % K2O ≧ 8 %

2 Apatite P2O5 ≧ 40 % 2 Chlorite MgO+FeO ≧ 25 %

CaO ≧ 30 % Al2O3 ≧ 12 %

3 Columbite Ta2O5 ≧ 30 % K2O ≦ 1 %

4 Epidote CaO ≧ 5 % 3 K-feldspar K2O+Na2O ≧ 14 %

FeO ≧ 5 % FeO ≦ 1 %

Al2O3 ≧ 20 % 4 Plagioclase Na2O+CaO ≧ 10 %

5 Fergusonite Nb2O5 ≧ 30 % Al2O3 ≧ 15 %

Y2O3 ≧ 10 % SiO2 ≧ 50 %

6 Fluorite CaO ≧ 30 % 5 Quartz SiO2 ≧ 80 %

F ≧ 30 % 6 Vermiculite MgO+FeO ≧ 20 %

7 Hornblende MgO+FeO ≧ 20 % Al2O3 ≧ 12 %

Al2O3 4-11 % K2O 1-10 %

SiO2 ≧ 40 % 7 Al-vermiculite SiO2 ≧ 38 %

CaO 9-12 % Al2O3 ≧ 25 %

8-1 Ilmenite TiO2 ≧ 40 %

MnO ≧ 0.1 %

FeO ≧ 30 %

8-2 Ilmenite TiO2 ≧ 40 %

MnO ≧ 15 %

FeO ≦ 30 %

9 Monazite Ce2O3 ≧ 20 %

Nd2O3 ≧ 3 %

La2O3 ≧ 3 %

10 Rutile TiO2 ≧ 60 %

11 Thorite ThO2 ≧ 40 %

12 Xenotime Y2O3 ≧ 30 %

P2O5 ≧ 20 %

13 Zircon ZrO2 ≧ 20 %

14 Augite SiO2 ≧ 45 %

MgO ≧ 7 %

CaO ≧ 17 %

FeO ≧ 10 %

Al2O3 ≦ 3 %

15 Hypersthene SiO2 ≧ 45 %

MgO ≧ 10 %

FeO ≧ 25 %

Al2O3 ≦ 3 %

CaO ≦ 5 %

16 Titanomagnetite TiO2 5-40 %

FeO ≧ 40 %
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3） 岩石のモード測定の迅速化 

岩石の構成鉱物の量比を示すモード組成は、その岩石の特徴を把握するうえで重要な情報であ

り、後背地解析における礫や砕屑物と基盤岩との比較・検討においても有用である。しかし、従

来行われてきたモード測定方法であるポイントカウンティング法は、測定に膨大な時間と労力を

要し、測定結果が測定者の技量や主観によって大きく変わるという問題がある。そこで、走査型

X 線分析顕微鏡及び画像処理・解析ソフトウェアを用いて、効率的・客観的にモード組成を求め

る手法の確立を行った。図 3.1-5 に作業の流れを示す。走査型 X 線分析顕微鏡によって試料を面

分析して元素分布図を取得し、画像処理を行うことによって鉱物分布図を作成し、それを画像解

析して鉱物の分布面積を求めることでモード組成を得る手法である。 

試料は偏光顕微鏡での観察に用いる薄片及び肉眼観察用の研磨片を用いた。走査型 X 線分析顕

微鏡では試料を非破壊かつ自動で測定できるため、従来の手法よりも労力が大幅に削減できた。

画像処理ソフトウェア及び画像解析ソフトウェアでの作業は、適切かつ再現性の高い数値が得ら

れるように手順を検討しマニュアル化した。 

以上の手法によるモード測定により、測定者の技量や主観によらない客観性の高いモード組成

を求め、岩体ごとの記載岩石学的特徴を把握することができた。 

 

 

図 3.1-5 走査型 X 線分析顕微鏡を用いたモード測定の流れ 

 
① 走査型 X 線分析顕微鏡による面分析 

走査型 X 線分析顕微鏡は、堀場製作所製の XGT-5000 を使用した。測定条件は、戸上ほか 

(1998)16)を参考にした。面分析によって得られる元素分布図の精度は、測定時間（試料の表面を

どのくらい時間をかけて走査するか）と積算回数（それを何回繰り返すか）に依存する。試行を

繰り返した結果、正味の測定時間（測定時間×積算回数）が 18 時間以上で画像の精度が変わら

なくなることが確認されたため、薄片では測定時間 3,600 秒、積算回数 18 回（測定範囲 31.7 mm

×31.7 mm または 51.2 mm×51.2 mm）で面分析を行った。測定する元素は主要造岩鉱物に主

に含まれる Al、Si、K、Ca 及び Fe とした。XGT-5000 では Mg より軽い元素は精度よく測定で

きないため、Na、Mg は測定対象から除外した。 

 
② 画像処理ソフトウェアによる鉱物分布図の作成 

面分析によって得られた元素分布図を画像処理することにより、岩石に含まれる主要造岩鉱物

の鉱物分布図を作成した。画像処理ソフトウェアは Adobe 社製の Photoshop CS5 を使用した。

基本的には「色域選択」「選択範囲を反転」「消去」「重なり合う範囲の選択」といった簡単な操作

のみを行い、元素分布図の中で石英、アルカリ長石、斜長石、黒雲母及び普通角閃石といった主
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要造岩鉱物の示す範囲のみを抜き出し、鉱物分布図を作成する。図 3.1-6 に鉱物分布図の作成手

順を示す。Si の元素分布図から石英の鉱物分布図を、K からアルカリ長石、Ca と Al から斜長石、

Fe と K から黒雲母、Fe と Ca から普通角閃石の鉱物分布図をそれぞれ作成した。 

 

 

図 3.1-6 鉱物分布図の作成手順 

 
③ 画像解析ソフトウェアによるモード組成の計算 

作成したそれぞれの鉱物分布図について、オープンソースのフリーソフトウェアである

ImageJ 1.48v（Schneider et al., 201217)）を使用して画像解析を行った。このソフトウェアでは

画像を白黒二値化し、粒子や物体の形状・面積などを測定することが可能である。モード組成は

岩石の中で各鉱物が占める面積の割合であるため、各鉱物分布図の塗りつぶされた部分の面積を

解析によって求め、それを総面積で割ることで、鉱物ごとのモード組成が求められる。 

 
④ 測定精度の検討 

測定精度の検討として、ポイントカウンティング法（カウント数 4,380 点）との比較を行った。

普通角閃石黒雲母アダメロ岩（試料 9）の結果を表 3.1-3 に示す。モード測定値では、誤差は全

体的に小さく、最大でも 0.59 である。誤差の大きさについて、同カウント数（4,380 点）のポイ

ントカウンティング法の計数値に換算して評価すると、最も誤差の大きい黒雲母では 26 点、そ

れ以外では 1～21 点であり、人間が測定する際の誤差を考慮すると十分な精度であると言える。 

 

表 3.1-3 ポイントカウンティング法との比較 

 

 

本手法
(vol.%)

ポイントカウン
ティング法

(vol.%)
誤差

誤差を計数値に
換算した値

Qtz 22.66 22.92 0.26 11

Afs 44.76 44.64 0.12 5

Pl 25.43 25.91 0.48 21

Bt 6.23 5.64 0.59 26

Hbl 0.92 0.89 0.03 1
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（2） 適用性の確認・検証 

1） 東濃地域における事例研究 

① これまでの成果 

本事業では平成 26 年度以降、東海層群とその上位の第四紀堆積物及びこれらの堆積物の周辺

に分布する基盤岩を用いて、ESR 測定、TL 測定、OSL 測定、EPMA 分析及び帯磁率異方性測

定を行い、後背地解析技術の開発を進めている。その結果、礫種構成の計測や堆積相の観察とい

った古典的な手法に加え、石英の ESR 信号強度の違いに基づく堆積物の分類や帯磁率異方性に

よる古流向解析などを併用することにより、一連の堆積物における後背地の変化と、それを引き

起こした山地の発達過程について、高精度で復元できる見通しを得た。平成 28 年度は、ESR 信

号などを用いた検討事例を拡充するのに加え、平成 27 年度までに手法を構築した EPMA を用い

た高速定量分析や OSL 年代測定などを新たに事例研究に適用し、後背地解析としての適用性を

検証する。 

 
② 基盤岩の岩石学的特徴及び鉱物組成 

本事業では、図 3.1-7 に示す流れで、後背地解析における記載岩石学的手法による基盤岩の指

標の検討を行った。偏光顕微鏡による観察と、走査型 X 線分析顕微鏡及び画像処理・解析ソフト

ウェアを用いたモード測定を実施した結果を表 3.1-4 に示す。 

 

 
図 3.1-7 記載岩石学的手法に基づく検討の流れ 

 
(a) 色指数による簡易判別 

例外的なものを除けば、伊奈川花崗岩と苗木・上松花崗岩は有色鉱物含有量で識別することが

期待できる。伊奈川花崗岩は試料 2 のように狭義の花崗岩の領域にプロットされるものでも、有

色鉱物含有量は 5 %以上である。簡易的には、礫や岩石試料の研磨片を走査型 X 線顕微鏡と画像

処理・解析ソフトウェアを用いた手法によって測定することで有色鉱物量比を示す色指数を算出

し、5 %以上は伊奈川花崗岩、5 %未満は苗木・上松花崗岩の可能性が高いと大まかに判別するこ

とが期待できる（図 3.1-8）。 
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表 3.1-4 基盤岩試料観察結果 

 
 

試料 岩石名 分類 粒径 組織
有色鉱物
含有量

有色鉱物 副成分鉱物 特徴

1 苗木・上松花崗岩
花崗岩-
アダメロ岩

中粒
(φ1-5 mm)

等粒状
(やや斑状)

2.5-4 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石、白雲母

φ8-15 mmの長石斑晶を含む。

アルカリ長石には微斜長石構造

見られる。褐廉石やや多い。

2 伊奈川花崗岩 花崗岩
中粒

(φ1-5 mm) 斑状 5-6 %
黒雲母、

普通角閃石
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石

φ10-20 mmのアルカリ長石斑晶

が目立つ。有色鉱物は集斑状

を呈する。

3 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm) 等粒状 3.5-5.5 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石

斑晶は特に見られず、概ね等粒

状。褐廉石やや多い。

4 姫栗花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm) 斑状 3-4 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、白雲母

φ4-8 mm程度の斑晶を含み、そ

の粒間を細かい結晶が埋める。

6 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm) 等粒状 3-5 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、白雲母

概ね等粒状、φ3-5 mm程度の結

晶が支配的。

8 苗木・上松花崗岩 花崗岩
細粒

(＜φ1 mm) 等粒状 3-4 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、白雲母

概ね等粒状。一部にφ2-3 mm程

度の斑晶が見られる。

9 伊奈川花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm) 斑状 7-17 %
黒雲母、

普通角閃石
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石

φ10-20 mm程度のアルカリ長石

斑晶が顕著。有色鉱物が集斑

状を呈する部分もある。

10-a 伊奈川花崗岩 花崗閃緑岩
粗粒

(φ5-15 mm) 等粒状 12-17 %
黒雲母、

普通角閃石

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石、スフェーン、

緑廉石、緑泥石、白雲母

粗粒な鉱物からなる。熱水変質

著しく、緑色を呈する緑簾石脈

が確認される。

11 伊奈川花崗岩 トーナル岩
中粒

(φ1-5 mm) 等粒状 10-13 %
黒雲母、

普通角閃石

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石、スフェーン、

緑廉石、緑泥石、白雲母

有色鉱物が一部変質。有色鉱

物量多く、副成分鉱物も多様に

含まれる。

12-a1 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm) 断層岩状 5-6 % 黒雲母 不透明鉱物、赤鉄鉱

岩石構造が破断されている。岩

石は固結し、粘土化などは見ら

れない。

12-a2 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
粗粒

(φ5-10 mm) 斑状 3-4 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物

非常に不均質。12-a1と異なり断

層による破砕は無いが、粗粒な

斑晶と細かい鉱物が複雑に入り

混じる。

15 苗木・上松花崗岩
花崗岩-
アダメロ岩

粗粒
(φ5-10 mm)

等粒状
(やや斑状)

2-5 % 黒雲母
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物

鉱物粒径やや大きく、φ10 mm

程度の斑晶も含まれる。変質は

乏しいが、粗粒な鉱物は剥落し

やすい。

16 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
中粒

(φ1-5 mm)
等粒状

(やや斑状)
2-3.5 % 黒雲母

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石、白雲母

φ1-5 mmが支配的。一部にφ10
mm程度のものも含まれる。褐廉

石やや多い。

21-a１ 苗木・上松花崗岩
花崗岩-
アダメロ岩

中粒
(φ1-5 mm) 斑状 1.5-3.5 % 黒雲母

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物

φ5-10 mm程度の斑晶が目立つ

が、全体的には中粒。有色鉱物

は集斑状を呈する。

23 伊奈川花崗岩
花崗岩-

石英ﾓﾝｿﾞﾆ岩

粗粒
(φ5-10 mm) 等粒状 2-3 % 黒雲母

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物

斜長石乏しく、粗粒のアルカリ

長石多く含む。

24-a 苗木・上松花崗岩 アダメロ岩
細粒

(＜φ1 mm)
等粒状

(やや斑状)
2-3 % 黒雲母

ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物

一部にφ1-3 mm程度の部分も見

られ不均質。肉眼的には花崗岩

質組織が不明瞭だが、鏡下では

完晶質。

25-a 伊奈川花崗岩 アダメロ岩
中-粗粒

(φ1-10 mm) 斑状 5-10 %
黒雲母、

普通角閃石
ジルコン、燐灰石、不透明

鉱物、褐廉石

φ10-20 mm程度の粗粒なアルカ

リ長石斑晶が目立つ。他の部分

は不均質な粒径。有色鉱物が

集斑状を呈する部分もある。
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図 3.1-8 花崗岩研磨片の色指数の比較 

 
(b) 石英-アルカリ長石-斜長石比ダイアグラム 

花崗岩質岩では、モード組成を石英-アルカリ長石-斜長石比ダイアグラムにプロットして岩石

の分類を行うが、鉱物粒径が変化する場合や、斑晶として長石類の巨晶が含まれている場合、有

色鉱物が集斑状（複数の鉱物が集まって一つの斑晶のような様相を示す形状）で含まれている場

合、異なる起源のマグマが暗色包有岩として包有される場合などがあり、試料によってはモード

組成が非常に多様で不均質である。しかし、同じマグマからできた岩石や同じ岩相に属するもの

は同様の組成を示すことが多く、モード組成はその岩石の指標の一つとして有用である。 

伊奈川花崗岩と苗木・上松花崗岩の識別については、安江ほか (2013)18)でもモード測定の結果

から検討を行っているが、その結果は既存文献値や日本列島の一般的な西南日本内帯の花崗岩類

のモード組成との乖離があった。本事業では、薄片及び研磨片について走査型 X 線分析顕微鏡及

び画像処理・解析ソフトウェアを用いたモード測定を行い、測定者の技量や主観によらない定量

的な測定結果を得ることで、適切なモード組成を用いた検討を試みた。 

図 3.1-9 に石英-アルカリ長石-斜長石比ダイアグラムを示す。安江ほか (2013)18)の測定値及び

既存文献値（柴田, 193919)；鈴木・石原, 196920)；Ishihara, 197121)；領家研究グループ, 197222)；

Ishihara and Terashima, 197723)；Yamada, 197724)）の範囲も合わせて示す。伊奈川花崗岩は既

存文献で花崗岩からトーナル岩の広い組成を示すことが記載されているが、今回の測定結果もそ

こから大きく外れることがない。苗木・上松花崗岩は既存文献では花崗岩からアダメロ岩の組成

で、今回の測定結果とはよく一致する。一方で、同一採取地点の中でも試料 25-a のように幅広い

範囲を示すものも見られるが、これは長石の巨晶や有色鉱物が集斑状に含まれる部分の薄片を測

定しているためである。薄片よりも広い範囲（51.2 mm×51.2 mm）を測定した研磨片での測定

結果は、試料 25-a の中でも平均値に近い組成を示す（図 3.1-9 中の矢印部）。 

伊奈川花崗岩、苗木・上松花崗岩ともに組成の幅があるためこのダイアグラムのみから両者を

識別することは難しいが、他の指標と合わせて検討の材料として期待できる。 
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図 3.1-9 石英-アルカリ長石-斜長石比ダイアグラム 

※1：安江ほか(2013)18) 

※2：既存文献値（柴田, 193919); 鈴木・石原, 196920); Ishihara, 197121); 

領家研究グループ, 197222); Ishihara and Terashima, 197723); Yamada, 197724)） 

 
(c) 有色鉱物量比及び組み合わせ 

伊奈川花崗岩と苗木・上松花崗岩では、普通角閃石の有無が識別の指標となることが安江ほか

（2013）18)でも示唆されている。また、平成 26 年度の本事業で報告したように、伊奈川花崗岩

の方が苗木・上松花崗岩よりも有色鉱物の含有量が多い傾向が見られる。平成 28 年度では、前

述したモード測定手法によって、これらを定量的に比較した。表 3.1-4 に示すように、伊奈川花

崗岩では多くの試料で有色鉱物として黒雲母及び普通角閃石を含有し、有色鉱物総量は 5 %以上

である。苗木・上松花崗岩では有色鉱物が黒雲母のみで、その総量も 5 %以下のことが多い。 

例外的な試料としては、伊奈川花崗岩で普通角閃石が含まれない試料 23 が挙げられる。この

試料はモード組成からは狭義の花崗岩または石英モンゾニ岩に分類され、分布範囲は伊奈川花崗

岩であるが、苗木・上松花崗岩と類似した様相を示す。また、本事業の試料では確認されていな

いが、苗木・上松花崗岩の一部の岩体では普通角閃石を含むものも報告されており（例えば、山

田・赤羽, 200525)；湯口ほか, 201026)など）、必ずしも普通角閃石が絶対的な指標になるわけでは

ないことに留意したい。 

 
(d) 鉱物組合せと起源マグマの相関及び副成分鉱物の違い 

伊奈川花崗岩と苗木・上松花崗岩の鉱物組合せの違いは、岩石を生成したマグマに起因すると
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推測される。普通角閃石を含む伊奈川花崗岩は、比較的未分化な FeO、MgO、CaO 及び TiO2

の多いやや苦鉄質なマグマから生成され、普通角閃石に乏しい苗木・上松花崗岩は分化が進んで

FeO、MgO、CaO 及び TiO2 の少ない珪長質なマグマから生成されたと考えられる。Yamada 

(1977)24)や安江ほか (2013)18)では黒雲母の鉱物組成の分析を行っているが、伊奈川花崗岩の方が

MgO を多く含む点からも、このことは支持される。 

起源マグマの組成の違いは、普通角閃石のような主要造岩鉱物だけでなく、岩石に少量含まれ

る副成分鉱物にも影響を与える。特に CaO や TiO2を含む鉱物の中でも、スフェーンや褐廉石は

その量比または含有の有無が両者で大きく変わると推測される。表 3.1-4 に示すように、伊奈川

花崗岩では褐廉石が頻繁に確認され、一部ではスフェーンも見られる。苗木・上松花崗岩にも褐

廉石が確認されるものはあるが伊奈川花崗岩よりも少量で、さらにスフェーンも含まれない。こ

のような副成分鉱物組合せの違いは、堆積物中の重鉱物を用いた後背地の推定に有用な場合もあ

ると考えられる。 

 
③ 石英粒子の ESR・OSL・TL 信号 

 測定試料 

平成 26 年度、平成 27 年度に引き続き、基盤岩試料及び堆積物試料を測定した。また、時間変

化に伴う後背地の変化について見るため、庄内川下流域の沖積平野で掘削された堆積時期が明ら

かな既存コアを用いた手法の検証を平成 27 年度に引き続き行った（表 3.1-1）。 

 
 ESR 信号測定 

ESR 信号測定は、日本電子製の ESR 装置（JES-X320）により、Al 中心信号、Ti-Li 中心信号

及び E1’中心信号を測定した。変調幅は 100 kHz で 0.1 mT とした。測定条件は主に Shimada et 

al. (2013) 10)に従い、Al 及び Ti-Li 中心信号は、液体窒素温度（77 K）でマイクロ波出力を 5 mW

に設定して測定した。E1’中心信号は、300 ℃で 15 分加熱した後、室温でマイクロ波出力を 0.01 

mW に設定して測定した。ESR 信号強度は、測定した ESR スペクトルから Shimada et al. 

(2013)10)に従って算出し、Mn マーカーにより規格化された値を用いた。また、測定は同一試料

で 3 回行い、その平均値を信号強度として採用した。信号強度は任意単位である。 

平成 28 年度は、平成 27 年度までに採取した堆積物及び基盤岩試料（表 3.1-1）から抽出した

石英の測定を行った。その結果を平成 27 年度までに測定した結果と併せて図 3.1-10 及び図 

3.1-11 に示す。 

地点番号 22 の堆積物試料（F-1～F-14）の Ti-Li 中心信号に着目すると、F-1～F-9 は濃飛流紋

岩の値に近いのに対して、F-10～F-14 は苗木・上松花崗岩の値に近くなっている。本地点の柱状

図は図 3.1-12 の通りであるが、露頭記載によると、下部層（F-1～F-9）は本地点の基盤をなす

濃飛流紋岩の礫で占められているのに対して、上部層（F-10～F-14）には濃飛流紋岩の他に花崗

岩や玄武岩の礫が含まれている。Ti-Li 中心信号の下部層と上部層との違いは、露頭で観察され

る礫種の変化と調和的である。このことから、堆積物試料及び基盤岩の Ti-Li 中心信号を用いる

ことで、堆積物の供給源を推定できる可能性が示唆される。 
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図 3.1-10 堆積物及び基盤岩試料の ESR 信号強度（Al 及び Ti-Li 中心信号） 

 

 
図 3.1-11 堆積物及び基盤岩試料の ESR 信号強度（E1’中心信号） 

照射試料は、平成 27 年度に測定されたもので、コバルト 60 線源で天然の石英試料に 2.5 kGy の

ガンマ線を照射している。 
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図 3.1-12 地点番号 22 の柱状図と試料採取位置 

 
 OSL・TL 信号測定 

OSL・TL 信号測定は、Riso 製の TL/OSL DA-20 装置を用いて行った。基盤岩試料、堆積物

試料及び北名古屋の堆積物コア試料（以下、「KNG コア」という）の OSL 信号測定を行い、信

号特性について検討した。OSL 及び TL 信号測定では、Freiberg 社製のアリコット作製キット

を用いて作製したアリコット（石英試料を直径 1 cm の試料皿に載せたもの）を使用した。OSL

信号は、最初に 500 ℃・10 秒で加熱処理を行った後、装置のβ 線源で 50 Gy を照射し、240 ℃・

10 秒で加熱処理を行い、励起光の出力を 0～90 ％まで一定速度で上げながら 1,000 秒間測定し

た。TL 信号は、OSL 信号測定と同時に測定を行った。 

基盤岩試料の OSL 及び TL 信号測定結果を図 3.1-13 (a)と(b)に、堆積物試料の OSL 及び TL

信号測定結果を図 3.1-13 (c)と(d)に示す。基盤岩試料の OSL 測定結果では、試料 10-a1 を除く

すべての試料において、測定開始から早い時間に現れる 20-25 s 付近を頂点とするピーク（1st 

Peak）が見られる。また、試料 10-a2、13-a3、14、15、16、17、18-a1、20、21-a1、21-a2 及

び 25-b1 では遅い時間に現れる 600-850 s 付近を頂点とするピーク（2nd Peak）が見られる。2

つのピークが見られるものについて、ピーク強度の比（1st Peak /2nd Peak）を計算すると、す

べての試料が約 1.0 かそれよりより高い値を示した（図 3.1-14 (a)）。基盤岩試料の TL 測定結

果では、100-110 及び 200-210 ℃付近にピークが見られ、100-110 ℃付近のピークが顕著に高

く現れた。 



132 

一方、堆積物試料の OSL 測定結果では、測定開始から早い時間に現れる 25 s 付近を頂点とす

るピーク（1st Peak）と遅い時間に現れる 700 s 付近を頂点とするピーク（2nd Peak）が見られ

る。これらのピーク強度の比（1st Peak /2nd Peak）を見ると、測定した試料の多くが 1.0 より

高い値を示した（図 3.1-14 (b)）。堆積物試料の TL 測定結果では、100-110 及び 210-240 ℃付

近にピークが見られ、100-110 ℃付近のピークが顕著に高く現れた。このことから測定した基盤

岩及び堆積物試料の多くは、光や熱に対して反応速度が速い成分を有していることが言える。ま

た、堆積物試料の中には、基盤岩試料にはない反応成分が含まれている可能性が考えられる。 

KNG コアの OSL 及び TL 信号の測定結果を図 3.1-13 (e)と(f)にそれぞれ示す。なお、各図に

は平成 27 年度の成果も含まれている。それによると、KNG8、11 及び 18 では 50-180 s 付近、

それ以外の試料では 25 s 付近を頂点とする明瞭で比較的早いピーク（1st Peak）が見られた。ま

た、KNG6 を除く全ての試料で 690-740 s 付近にピーク（2nd Peak）が見られた。これらのピー

ク強度の比（1st Peak /2nd Peak）を見ると、KNG14 を除き 1.0 より高い値を示した（図 3.1-14 

(c)）。TL 測定結果では、100-110 及び 210-240℃付近にピークが見られ、100-110℃付近のピー

クが顕著に高く現れた。特に、KNG15 及び 16 では OSL 信号の 1st Peak /2nd Peak の比が非常

に大きいことが特徴であるが、これが給源鉱物や堆積環境の違いを反映しているかどうかは、よ

り詳細な検討が必要である。 

次に、地点番号 22 の堆積物試料（図 3.1-12）の OSL 及び TL 信号測定結果を図 3.1-13 (g)

と(h)にそれぞれ示す。基盤岩試料の OSL 測定結果では、すべての試料において、測定開始から

早い時間から現れる 19-26 s 付近を頂点とするピーク（1st Peak）が見られる。また、試料 F-1

～F-3、F-5～F-9 では遅い時間に現れる 600-850 s 付近を頂点とするピーク（2nd Peak）が見ら

れるが、試料 F-10～F-14 ではこのピークは見られなかった。試料 F-1～F-3、F-5～F-9 について

ピーク強度の比（1st Peak /2nd Peak）を見ると、いずれも 0.6～1.0 の範囲の値を示す（図 3.1-14）。

基盤岩試料の TL 測定結果では、100-110 及び 200-210℃付近にピークが見られ、100-110℃付近

のピークが顕著に高く現れた。 

OSL 及び TL 信号強度の違いは、石英の風化やα線照射による極微量の不純物の拡散の効果に

よるものと仮説されている（山中ほか，201727)）。OSL 及び TL 信号から算出したピーク強度比

の違いは、石英が受けてきた環境変化の影響を評価している可能性があると考えられるが、石英

の OSL 及び TL 特性だけでは、得られた信号の情報が乏しく、後背地の変化を捉えることは困難

であると考えられる。したがって、石英内部に捕獲された不対電子についての情報など、石英の

信号についてより詳細に情報を取得できる ESR 信号特性を用いる方法の方が後背地解析を行う

うえで適していると考えられる。 
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図 3.1-13 OSL・TL 信号の特徴 

(a)：基盤岩の OSL 信号、(b)：基盤岩の TL 信号 

(c)：堆積物の OSL 信号、(d)：堆積物の TL 信号 

(e)：KNG コアの OSL 信号、(f)：KNG コアの TL 信号 

(g)：地点番号 22 の OSL 信号、(h)：地点番号 22 の TL 信号 
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図 3.1-14 OSL 信号のピーク強度比 

(a)：基盤岩試料、(b)：堆積物試料、(c)：KNG コア試料、(d)；地点番号 22 の試料 
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④ EPMA を用いた分析 

 基盤岩の分析結果 

平成 27 年度に構築した高速定量分析法を東濃地域の基盤岩試料 3 試料（苗木・上松花崗岩試

料 8、伊奈川花崗岩試料 2 及び濃飛流紋岩試料 22a-1）に適用した結果を図 3.1-15 に示す。伊奈

川花崗岩の試料では普通角閃石（Hornblende）と黒雲母（Biotite）が特徴的であり、特に普通

角閃石の存在により他の 2 試料とは区別される。なお、ここに示す結果は重鉱物の量比であるた

め、実際の各岩石の絶対的な鉱物含有量とは異なる点に注意が必要である。②で述べたように、

伊奈川花崗岩は有色鉱物を多く含むため、苗木・上松花崗岩に比べ、重鉱物の量比に大きな違い

が無くとも、黒雲母や褐簾石（Allanite）も多量に含む。また、チタン鉄鉱（Ilmenite）の量比

が苗木・上松花崗岩や濃飛流紋岩に比べ伊奈川花崗岩では極めて少ないという特徴がある。それ

に対し、苗木・上松花崗岩と濃飛流紋岩はいずれも、チタン鉄鉱、黒雲母、褐簾石を主体とし、

両者に明瞭な違いは認められない。したがって、後背地解析で鉱物組成だけを指標として判断す

るとこれらの基盤岩を混同してしまう可能性があり、別の指標も考慮することが望ましい。 

一方、高速定量分析の結果からは、チタン鉄鉱中の MnO 濃度とジルコン中の Y2O3濃度におい

て、試料ごとに特徴的な変化が示唆されたため、それらについて、濃度ごとに粒子数をまとめ比

較した（図 3.1-16 及び表 3.1-5）。なお、これらの分析の際は、チタン鉄鉱及びジルコンの測定

数を増やすため、伊奈川花崗岩試料では地点番号 2 に加え地点番号 25-a の試料も追加している。

その結果、濃飛流紋岩ではチタン鉄鉱中の MnO 濃度が 3.5～5.5 %に集中するのに対し、苗木・

上松花崗岩のチタン鉄鉱中では MnO 濃度が 4.5～6.5 %とやや高い濃度範囲に集中することが明

らかになった（図 3.1-16）。ジルコンに含まれる Y2O3濃度については、濃飛流紋岩では、花崗

岩と比較して Y2O3が 1 wt.%以上のジルコンがほとんど含まれないことが分かった（表 3.1-5）。

したがって、チタン鉄鉱中の MnO 濃度及びジルコン中の Y2O3濃度のデータに基づき、苗木・上

松花崗岩、伊奈川花崗岩及び濃飛流紋岩を識別できると考えられる。 

 

 
図 3.1-15 東濃地域の基盤岩の重鉱物組成 

 



136 

 
図 3.1-16 東濃地域の基盤岩試料に含まれるチタン鉄鉱の MnO 濃度ごとのヒストグラム 

 
表 3.1-5 東濃地域の基盤岩試料に含まれるジルコンの Y2O3濃度ごとの割合 

 
 

 断層沿いの堆積物の分析結果 

a. 地点番号 22 における分析 

平成 28 年度は、平成 26 年度に採取した地点番号 22 の土岐砂礫層試料（図 3.1-12）のうち、

F-2、F-5、F-7、F-8、F-14、F-10、F-11、F-12 及び F-13 の計 9 試料に対して高速定量分析法

を適用した。地点番号 22 の露頭記載に基づき、F-2、F-5、F-7、F-8 の 4 試料を下部層の試料、

F-14、F-10、F-11、F-12 及び F-13 の 5 試料を上部層の試料とする。重鉱物組成は図 3.1-17 に

示す結果となったが、下部層と上部層とでは明瞭な差は見られなかった。この土岐砂礫層の試料

では風化により普通角閃石（Hornblende）などの多くの鉱物が消失してしまいチタン鉄鉱

（Ilmenite）や金紅石（Rutile）が残留したものと考えられ、鉱物組成のみで後背地の判別の指

標とすることは難しい。ただし、重鉱物ではないが上部層では黒雲母が変質したバーミキュライ

トや Al バーミキュライトの割合が高いといった特徴が見られ、この点は上部層において、黒雲

母に富む花崗岩礫が多く含まれることと関係しているのかもしれない。 

次に、前述の④ (a)の結果を踏まえ、チタン鉄鉱中の MnO とジルコン中の Y2O3の濃度をヒス

トグラムにまとめ比較した（図 3.1-18 及び表 3.1-6）。なお、チタン鉄鉱などの Ti 鉱物は、二

次的な変質によって金紅石を産することもある（黒田・諏訪, 198315)）ため、分析値の TiO2濃度

が異常なものや鉱物内部で組成のばらつきが大きいチタン鉄鉱は変質の可能性を考慮して除外し

た。その結果、いずれの指標についても下部層と上部層とで明瞭な違いが見られた。チタン鉄鉱

中の MnO の濃度は、下部層の試料では約 3〜4 wt.%のものが卓越するのに対し、上部層の試料

では 1 wt.%以下と約 4～5 wt.%のものが卓越する結果となった。下部層のチタン鉄鉱中の MnO

濃度は濃飛流紋岩のそれに近く、上部層のチタン鉄鉱中の約 4〜5 wt.%の MnO 濃度は濃飛流紋

岩の濃度範囲よりも苗木・上松花崗岩の濃度範囲に近づく。上部層で特に特徴的に見られる MnO

濃度が 1 wt.%以下のチタン鉄鉱は基盤岩試料ではほとんど見られない（図 3.1-18）。これはチ

タン鉄鉱の風化に伴い、Fe2+とともに Mn2＋が逸失したためと考えられる。MnO 濃度が 1 wt.%

以下のチタン鉄鉱が上部層で多いのは、上部層の方が風化の影響が著しいためと推測され、これ
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は実際の露頭でも上部ほど礫の風化度が高くなることと整合的である。 

一方、ジルコン中の Y2O3の濃度については、上部層の試料には 3 wt.%以上のジルコン粒子が

多く見られるが下部層の試料には見られないという特徴がある。既往研究において Y2O3 を 3 

wt.%以上含むジルコン粒子が苗木花崗岩で特徴的に見られるという報告（Suzuki and Yogo, 

198628)）と④ (a)で示した基盤岩のジルコン中の Y2O3 濃度の検討結果を踏まえると、苗木・上

松花崗岩起源のジルコンは上部層にのみ含まれ、下部層には含まれていない可能性がある。した

がって、チタン鉄鉱中の MnO 濃度及びジルコン中の Y2O3濃度の結果に基づき、上部層では後背

地岩体として濃飛流紋岩に加え、苗木・上松花崗岩も加わったと考えられる。この結果は、露頭

観察から分かる礫種組成の変化や、③ (b)で述べた ESR 信号測定の結果と整合的であると言える。 

 

 

 

図 3.1-17 地点番号 22 の試料の重鉱物組成 
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図 3.1-18 地点番号 22 の試料に含まれるチタン鉄鉱の MnO 濃度ごとのヒストグラム 

(a)：露頭下部、(b)：露頭上部 

 
表 3.1-6 地点番号 22 の試料に含まれるジルコンの Y2O3濃度ごとの割合 
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露頭での位置 試料名 Y2O3 < 1 wt.％ Y2O3 ≧ 1 wt.％ Y2O3 ≧ 3 wt.％ n

上部 F-13 2 4 4 6

F-12 15 10 9 25

F-11 17 31 21 48

F-10 24 18 13 42

F-14 10 16 7 26

F-8 8 0 0 8

F-7 9 0 0 9

F-5 4 1 0 5

下部 F-2 14 0 0 14



139 

b. 地点番号 25 における分析 

平成 28 年度は、平成 26 年度に採取した地点番号 25-b2 の土岐砂礫層及びその上位の未固結堆

積物のうち、堆積物試料の 4 試料を分析した。図 3.1-19 に採取地点周辺の地形を、表 3.1-7 に

採取試料の概要を示す。 

 

 

図 3.1-19 地点番号 25 周辺の地形図及び沢の縦断図 

地形図は基盤地図情報データ（国土地理院）より作成。断層露頭は本事業の平成 26 年度報告書

の付録 2（東濃地方の断層の発達史に関する共同研究）の調査地点である。 

 
表 3.1-7 地点番号 25 採取試料一覧 

試料名 採取露頭 地質 

25-b2（By-M1） 露頭 1 土岐砂礫層中の砂層 

25-b2（By-M2） 露頭 2 φ5-20 mm 程度の砂礫層 

25-b2（By-M3） 露頭 2 By-M2 の下位の砂層 

25-b2（By-M4） 露頭 2 By-M2 を被覆する砂層 
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露頭 1 では、土岐砂礫層の砂層と砂礫層が観察される。砂層は黄褐色を呈し、中粒砂主体で比

較的均質、構造は不明瞭である。試料採取した By-M1 はこの砂層である。砂層の下位に位置す

る砂礫層は、比較的淘汰が良く、礫径はφ5～50 mm 程度、礫種は濃飛流紋岩、チャートがよく

見られる。円磨度は比較的高く、円～亜円礫が顕著である。露頭 1 より上部の斜面には、砂層

（By-M1）よりも上位の砂礫層が確認される。この上位の砂礫層は、φ50～100 mm 程度の円～

亜円礫を主体とする。礫種は濃飛流紋岩、チャート、砂岩～珪質泥岩が見られ、風化が著しい。 

By-M2、By-M3 及び By-M4 が位置する露頭 2（図 3.1-20）は、露頭 1 から 10 m 程度沢を下

った場所である。堆積物は露頭 1 とは異なった様相を呈し、典型的な土岐砂礫層よりも軟質な堆

積物である。灰白色の中粒砂を主体とし、その中に細かい礫を含む部分が存在する。産状からは、

土岐砂礫層よりも新しい時代の堆積物である可能性がある。 

露頭の下部は中粒砂主体で、水平に近い堆積構造（N35E5N）が比較的明瞭に認められる

（By-M3）。中部の礫混じり砂層はφ5～20 mm 程度のチャート、泥岩の礫を不均質に含み、細

かな斜交する堆積構造（N50E12N）が認識できる。この層の上部には礫が比較的多い砂混じり

砂礫層が不規則に分布する（By-M2）。上部はφ2-5 mm 程度のチャート、泥岩の礫を含み、下位

のものよりも傾いた堆積構造（N30E20N）が見られる灰白色の中～粗粒砂層である（By-M4）。

このように、いずれの層からも明確に花崗岩由来と考えられる礫や砕屑物は確認されていない。 

 

 

図 3.1-20 露頭 2 の露頭写真及びスケッチ 

 
By-M1、By-M2、By-M3 及び By-M4 の 4 試料に高速定量分析法を適用したところ、図 3.1-21

の結果が得られた。いずれの試料にもチタン鉄鉱（Ilmenite）、金紅石（Rutile）、ジルコン（Zircon）

が含まれ、重鉱物組成に大きな差異は見られなかった。また、伊奈川花崗岩に多く含まれる普通

角閃石（Hornblende）や黒雲母（Biotite）、褐簾石（Allanite）（図 3.1-15）はこの 4 試料には

全く含まれない。チタン鉄鉱中の MnO 濃度とジルコン中の Y2O3濃度についての粒子ごとの分布

（図 3.1-22 及び表 3.1-8）も 4 試料ともほぼ同様で、前者は約 1 wt.%と約 3 wt.%のバイモーダ

ルであり、後者は 1 wt.%未満の粒子がほとんどという結果となった。これらの結果は、分析した

堆積物の主な後背地がいずれも、現在の沢のすぐ上流に広く分布する伊奈川花崗岩ではなく、濃

試料 By-M4 

試料 By-M3 

試料 By-M2 

試料 By-M3

試料 By-M2 

試料 By-M4
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飛流紋岩であることを示唆している。これはそれぞれの露頭で見られる礫に花崗岩が含まれない

こととも矛盾しないが、現在の地形から考えられる後背地とは大きく異なる。現在の地形を見る

と、伊奈川花崗岩が分布する南側の山地の方が高く、濃飛流紋岩や美濃帯堆積岩類が分布する北

側の方が低くなっている。これらのことは、土岐砂礫層堆積後に屏風山断層の活動に伴う地形の

高度変化があったことを示唆している。 

屏風山断層の活動については本事業の平成 26 年度報告書の付録 2 及び平成 27 年度報告書の付

録 2 で議論しているが、応力場の変化に伴って断層運動が左横ずれから右横ずれ、逆断層センス

へと変化し、逆断層による山地の隆起は比較的最近のステージであると推測されている。この活

動の中で、逆断層ステージの前の右横ずれステージに相当する断層ガウジに花崗岩以外の泥岩や

ホルンフェルスの岩片が含まれ、せん断変形を受けている一方、それより前の左横ずれステージ

は花崗岩起源のカタクレーサイトのみで構成されることから、土岐砂礫層の堆積は左横ずれステ

ージより後で、かつ右横ずれステージより前と考えられる。このような点から、土岐砂礫層堆積

時には南側の山地が低く、北側の濃飛流紋岩が分布する地域から堆積物が供給されていたが、そ

の後の屏風山断層の活動によって地形の高度が変化し、現在の伊奈川花崗岩が分布する南側が高

くなり、現在の地形となったと考えられる。なお、露頭 2 の By-M2、By-M3、By-M4 が土岐砂

礫層と同様の重鉱物を含むことは、土岐砂礫層の再堆積を示唆すると考えられる。 

 

 
図 3.1-21 地点番号 25-b2 の試料の重鉱物組成 

 

図 3.1-22 地点番号 25-b2 の試料に含まれるチタン鉄鉱の MnO 濃度ごとのヒストグラム 
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表 3.1-8 地点番号 25 の試料に含まれるジルコンの Y2O3濃度ごとの割合 

 

 
2） 幌延地域における事例研究 

① これまでの研究 

北海道北部の日本海側には、新第三紀から現在に至る堆積物の全層厚が約 6,000 m に達する天

北堆積盆が分布する（山本, 197929)）。天北堆積盆は、幅約 60 km の広がりを持ち、ほぼ南北に

走る主要な構造線である大曲断層と幌延断層によって、東から天北炭田区、稚内−豊富東部区、天

塩平野区の三つの構造区に分けられる（岡, 198630)）（図 3.1-23）。天北堆積盆の南東部に位置す

る幌延地域には、東部に蝦夷累層群を含む中生界と神居古潭帯に属する変成岩類・堆積岩類が分

布しており、中央部から西部に向かって新第三系堆積岩類（下位から宗谷夾炭層・鬼志別層・増

幌層・稚内層・声問層）及び新第三紀末から第四紀にかけての堆積岩類（下位から勇知層・更別

層・段丘堆積物・沖積層）が分布している（福沢ほか, 199231)）（図 3.1-24）。声問層と勇知層の

堆積時期を珪藻化石帯と火山灰中のジルコンの FT 年代から検討すると、西部の声問層上部は約

230 万年前であり、西部の方が東部より明らかに新しく、東西十数 km の間で少なくとも百万年

程度の堆積年代の違いが認められる（安江ほか, 200632)）。同様の傾向は、勇知層と更別層との境

界付近でも認められ、東部で 240 万年前頃、西部で 130 万年前頃である（岡・五十嵐, 199333), 

199734)）。これらのことから、丘陵や山地の高まりは東側から形成され、削剥域が西方へ拡大す

るとともに、堆積中心が西方へ移動したと考えられる（安江ほか, 200632)）。現在は、東部に標高

300～600 m 程の天塩山地、中央部に標高 100～300 m 程の宗谷丘陵、西部にサロベツ原野とウ

ブシ原野からなる天塩平野と標高 100～200 m 程の宗谷丘陵が分布する。このように幌延地域は、

地質分布が東西で異なるとともに地質分布と整合的に山地・丘陵・平野が分布しており、堆積物

の堆積年代が明らかであることから、後背地解析技術の開発や適用確認に適している。 

幌延地域の後背地解析の研究については、堆積物中の礫種や珪藻化石の再堆積種を用いて行わ

れており（例えば、新里ほか, 200735)）、200 万年前頃には宗谷丘陵の東縁部周辺が削剥環境であ

り、100 万年前頃からは宗谷丘陵の東部と西部がともに削剥環境であったと考えられる（日本原

子力研究開発機構, 20146)）。平成 28 年度は、このように後背地の情報がある程度明らかな幌延地

域において、平成 27 年度に整備した帯磁率異方性を用いた古流向解析を行い、適用事例を蓄積

するとともに、地形・地質モデルに反映するための検討を行う。 

 

試料名 Y2O3 < 1 wt.％ Y2O3 ≧ 1 wt.％ Y2O3 ≧ 3 wt.％ n

By-M1 16 1 0 17

By-M2 69 1 0 70

By-M3 58 0 0 58

By-M4 13 0 0 13



143 

 
図 3.1-23 北海道北部地域における第四系と活構造の分布 

（核燃料サイクル開発機構, 200536)） 

 

 

図 3.1-24 幌延地域における層序 

（新里ほか, 200735)） 
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② 試料採取 

幌延町上幌延地区の更別層の露頭（新里ほか, 200735)の Stop 2）と開進地区の段丘堆積物露頭

において試料採取を行った。位置図を図 3.1-25 に、柱状図を図 3.1-26 と図 3.1-27 にそれぞれ

示す。試料は帯磁率異方性測定用の定方位試料（キューブサンプル）と各種分析用の不定方位試

料に加え、日光に暴露しないよう塩ビパイプサンプラーを用いた OSL 年代測定用試料を採取し

た。各種分析用の不定方位試料と OSL 年代測定用試料の試料リストを表 3.1-9 に示す。 

帯磁率異方性測定試料の採取にあたっては、ほぼ同じ粒度・堆積構造を示す細粒砂の層準から

1 試料 10 供試体の採取を基本とし、その他の試料については 1 層準につき 1 試料を採取した。 

上幌延地区の試料採取露頭は現在稼働中の土取場となっており、比較的新鮮な地層が連続して

露出している。層理面の走向傾斜は N10W35SW であり天塩川方向に向かって傾斜している。露

頭は礫岩、砂岩及び泥岩から構成されており、リップルマークやレンズ状の礫層などが認められ

変化に富む。 

開進地区の試料採取露頭は標高約 30 m の段丘面へ登る林道ののり面で、層理面はほぼ水平で

ある。露頭は礫混じり砂層、細粒砂層及び粘土層などから構成されており、層準ごとに概ね均質

の産状を示す。 

 

 

図 3.1-25 幌延地域での試料採取位置図 

(酒井・松岡 201537)を抜粋し加筆) 
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図 3.1-26 上幌延地区の柱状図と試料採取位置 

左 : 上部露頭、中央 : 中部露頭、右 : 下部露頭 

上部、中部、及び下部露頭は、それぞれ層厚にして約 30 m 離れている。 
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図 3.1-27 開進地区の柱状図と試料採取位置 

 
表 3.1-9 幌延地域で採取した試料の一覧 

 

試料番号 地質 ジルコン抽出 鉱物分析 OSL年代測定

KHN160822-1 細粒砂岩

KHN160822-2 礫岩

KHN160822-3 細粒砂岩 ○ ○

KHN160822-4 細粒砂岩 ○ ○

KHN160822-5 細粒砂岩

KHN160823-1 細粒砂岩 ○ ○

KHN160823-2 中粒砂岩 ○ ○

KHN160823-3 中粒砂岩

KHN160823-4 中粒砂岩

KHN160823-5 中粒砂岩 ○

KHN160823-6 礫岩

KHN160824-1 細粒砂岩

KHN160824-2 細粒砂岩

KHN160824-3 細粒砂岩 ○ ○

KS-1 砂 ○

KS-2 粘土 ○

KS-3 砂 ○ ○

KS-4 粘土 ○

KS-5 砂 ○

KS-6 粘土 ○

KS-7 砂 ○ ○ ○

KHN：上幌延地区　KS：開進地区
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採取した試料の一部については、本地域で有効と思われる後背地解析手法の検討に資するため、

ジルコンの抽出（鉱物分離）及び鉱物組成分析（軽鉱物及び重鉱物）を行った。ジルコンの抽出

は上幌延地区で 6 試料、開進地区で 2 試料について実施し、鉱物組成分析は上幌延地区で 5 試料、

北進地区で 1 試料について実施した。軽鉱物分析の写真と結果を図 3.1-28 及び図 3.1-29 に、重

鉱物分析の写真と結果を図 3.1-30 及び図 3.1-31 にそれぞれ示す。軽鉱物及び重鉱物の分離は、

超音波洗浄した試料を 63 μm 及び 250 μm の篩により 63～250 μm の粒度に揃えた上で、比重

2.85 g/cm3に調整した重液（ポリタングステン酸ナトリウム溶液）により行った。鉱物組成分析

では、分離した軽鉱物及び重鉱物を偏光顕微鏡下でそれぞれ 400粒同定計数した。不透明鉱物は、

落斜光を照射して金属光沢を呈するものとした。 

鉱物組成分析の結果、いずれの試料も、軽鉱物としては石英及び岩片が圧倒的に多く、重鉱物

としては輝石（特に斜方輝石）、角閃石及び不透明鉱物が多く認められる。また、カンラン石、緑

泥石、緑簾石、ざくろ石、ジルコンがわずかに認められる。 

 

 
図 3.1-28 KS-7 より分離した軽鉱物 

LF：岩片、Qtz：石英、Vg：火山ガラス。 

 

 

図 3.1-29 幌延地域より採取した堆積物の軽鉱物組成 
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図 3.1-30 KS-7 より分離した重鉱物 

Amb：角閃石族、Hbl：角閃石、Opq：不透明鉱物、Opx：斜方輝石、Oxy-Hbl：酸化角閃石。 

 

 
図 3.1-31 幌延地域より採取した堆積物の重鉱物組成 

 

③ 古流向の解析 

上幌延地区及び開進地区において、平成 27 年度に整備した帯磁率異方性を用いた古流向解析

を行い、手法の適用性を確認した。帯磁率異方性測定は、Agico 社製 MFK1-FA を用いて行った。

測定方法の詳細については日本原子力研究開発機構 (2016)14)を参照されたい。上幌延地区につい

ては試料を採取した露頭が N10W35SW の姿勢で傾斜しているため、地層が水平の状態で砕屑粒

子が堆積したと仮定し、Röller and Trepmann (2011) 38)を用いて測定値を補正した。 

上幌延地区の更別層では層厚70～80 mの区間の10層準で帯磁率異方性測定を行ったが、結果の

層準ごとの明瞭な違いは見られなかった。これらの結果をまとめると、見かけの帯磁率の磁化困

難軸（Kmin）は中角の北東～東北東傾斜に集中する（図 3.1-32）が、現地の地層の走向傾斜を

用いて補正するとほぼ鉛直または高角の北～北東傾斜によく集中している（図 3.1-33）。磁化容

易軸（Kmax）はほぼ水平で、NW-SE方向が卓越する傾向にある。中間軸（Kint）もほぼ水平だ
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が、NE-SW方向が卓越し、Kmaxと傾向がほぼ明瞭に分かれる。また、T (shape parameter) >0、

P’ (corrected anisotropy index) は1～1.06に集中するため、異方性は非常に小さい。Kminがほ

ぼ鉛直のため重力沈下または非常に弱い流れで堆積したことが想定されるが、Kmax及びKintの

卓越方向も踏まえると、一つの解釈として、水が粒子を動かす北東方向のトラクション流による

堆積があったという考え方ができる（図 3.1-35）。珪藻化石帯や火山灰中のジルコンのFT年代か

らは、当該地区の更別層は150～100万年前ごろに堆積したと考えられるが（新里ほか, 200735)）、

幌延地域において既往研究成果に基づき復元している地形モデル（図2.2-19）からは、当時の当

該地区はNW-SEに汀線が伸びる浅海域に位置し、断層や褶曲の活動により東方から陸地が迫って

くる環境下にあったと推定される。当該地層を当時の汀線方向と直交する北東方向の非常に弱い

流れによる沿岸潮汐堆積物とすれば、帯磁率異方性の結果と本事業で復元した地形モデルとが整

合的であると言える。 

開進地区の段丘堆積物では1 mおきに3層準から試料を採取して帯磁率異方性測定を行ったが、

ここでも結果の層準ごとの明瞭な違いは見られなかった。Kminは高角の北傾斜で比較的良い集

中を示し、Kmaxはほぼ水平でN-S方向（緩い南傾斜）が卓越する傾向が認められる（図 3.1-34）。

KintはKmaxよりもばらつきが大きいが、ほぼ水平なE-W方向が卓越するようにみえる。また、

T>0、P’は1～1.15に集中し、異方性は小さい。Kminが鉛直に近いことを踏まえると、開進地区

で堆積した粒子は北方への弱い流れ（堆積物重力流）によってインブリケーションを形成した、

もしくは、流れのほとんど無い環境下で、北方向に緩く傾斜した面に重力沈下により堆積したと

解釈できる。当該地区は東西圧縮によるfold-and-thrust beltの向斜部に位置する。当該地区の地

層の年代については今後、OSL年代測定などにより詳しく検討する必要があるが、これらが当該

地区周辺に分布するMIS7ないしMIS5eの海成段丘に相当する場合、当時は更別層堆積時よりも

fold-and-thrust beltが発達し、当該地区の東西両側の背斜部も陸化していたと考えられる（新里

ほか, 200735)）。この場合、当該地区は南から北に向かって広がる海底扇状地をなしていた可能性

があり、帯磁率異方性の結果とも整合的となる。 

 

 
図 3.1-32 帯磁率異方性シュミットネット(上幌延地区、補正前) 

本地区の地層の走向傾斜はN10W35SWである。 
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図 3.1-33 帯磁率異方性シュミットネット(上幌延地区、補正後) 

Kminは高角北～北東傾斜に、Kmaxはほぼ水平のNW-SE方向に集中する。 

 

 

図 3.1-34 粒子の異なる堆積構造を示した概念図 

八木下 (2001) 39)による。 

 
上幌延地区及び開進地区で採取した帯磁率異方性測定試料の粒径に差はなく、トラクション流

型と堆積物重力流型の異なる堆積構造が形成された要因の一つとして流速の違いも考慮する必要

がある。これらの地層が堆積した際の地形（fold-and-thrust beltの発達による起伏の程度）と海

水準が流速にも大きな影響を及ぼしていたと推定される。 

 



151 

 
図 3.1-35 帯磁率異方性シュミットネット(開進地区)  

Kminは高角北傾斜に、Kmaxはほぼ水平のN-S方向（緩い南傾斜）に集中する。 

本地域の地層はほぼ水平であるので地層の傾きによる補正は行っていない。 

 
（3） テフラカタログの整備 

平成 28 年度は、相模原市立博物館所蔵のテフラ標本（町田 洋コレクション；相模原市立博物

館, 20038)）のうち、試料の保存状態が良好で、かつ、更なる記載の充実が望まれる 8 試料（標本

番号：MJA0073、MJA0278、MJA0290、MJB0037、MJB0136、MJB0140、MJB0422、950707）

を選定し、記載・分析を行った。試料番号の頭文字が MJA の試料は第四紀後期、MJB の試料は

第四紀前期～中期のテフラである。 

試料は洗浄・乾燥後、双眼実体顕微鏡及び偏光顕微鏡下で、鉱物組成、火山ガラスの形態を記

載した。記載岩石学的特徴を表 3.1-10 に示す。 

火山ガラスの化学分析は、エネルギー分散型 X 線分析（EDS）により行った。分析は火山ガラ

ス 15粒子を株式会社古澤地質において実施した。分析装置はHORIBA EMAX Evolution EX-270

を使用し、加速電圧は 15 kV、電流は 0.3 nA、ライブタイムは 50 秒で、4 μm 四方の範囲を約

60 nm のビーム径にて走査させて測定した。二次標準物質として MPI-DING の ATHO-G 及び

AT の火山ガラスを用い、測定精度を分析ごとに Jochum et al. (2000)40)の ATHO-G 標準値及び

町田・新井（2003）41)の AT 標準値と比較して確認した。 

今回得られた主成分化学分析値（表 3.1-11；図 3.1-36）のうち、MJA0073（K-Tz）、MJA0290

（On-Pm1）、MJB0140（Kkt）、MJB0422（B-Og）、950707（Aso-4）については、既往の給源

を同じくするテフラの化学分析値（町田・新井, 200341)）とほぼ一致する。MJA0278（K-Tz）も、

SiO2濃度がやや低く、Al2O3と K2O 濃度がやや高いものの、K-Tz の既往文献値と大きな違いは

無い。MJA0073 は K-Tz 給源の火砕流堆積物であるのに対し、MJA0278 は給源から 900 km 以

上離れた地点で堆積した降下火山灰であり、同じ K-Tz でも堆積過程の違いが化学組成の違いに

反映されたものと考えられる。MJB0037 の Ysf 及び MJB0136 の Yt-BBP の主成分化学分析値

は、本事業によるものが初めての報告となる。 
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表 3.1-10 テフラの記載岩石学的特徴 

 
*：afa：降下火山灰, pfa：降下軽石, pfl：火砕流堆積物 
**：bt：黒雲母, cpx：単斜輝石, cum：カミングトン閃石, ho：普通角閃石, obs：黒曜石, opx：斜方輝石, qt：石英, β-qt：高温

型石英,  
+：微量, >：2～3 倍程度, >>：4～5 倍以上 
***：火山ガラスの形態は町田・新井 (2003)41)による。bw：バブル型, pm：軽石型  
層厚及び火山ガラスの屈折率データは町田 洋氏による 8)。 

 
表 3.1-11 火山ガラスの化学分析値 

 
各試料とも、n=15 で分析し、その平均値を total 100%で規格化した値を示している。 

SD は標準偏差。 

 

試料番号 テフラ名 給源火山 採取地 堆積様式* 層厚 主な鉱物 **
火山ガラスの

形態***

火山ガラスの
屈折率（n）

その他

MJA0073  64-4 長瀬 (K-Tz) 鬼界 鹿児島竹島 pflの基底 数ｍ以上 opx > cpx, qt bw, pm 1.496-1.500 EDS分析

MJA0278　8111-4(3) K-Tz? 神奈川藤野葛原（芝田） afa ― opx >> ho pm, bw 1.502-1.504 EDS分析

MJA0290　53-12 On-Pm1 御岳 静岡小山生土西沢 pfa 70 cm以上 opx >>  ho +pm ― EDS分析

MJB0037　9911-3 吉田麓 (Ysf) ？ 鹿児島吉田城内 湖成層 数ｍ以上 ― bw, pm 1.504-1.506 隼人層，極細粒　EDS分析

MJB0042  65-8(1) 小瀬田 (Ksd) 鬼界？ 鹿児島南種子焼野 pfl 数ｍ以上 ho > +opx, qt (β-qt) ― ― 風化激しい

MJB0061  0011-4 溶岩 (Ygn) ？ 鹿児島垂水牛根 pｆｌ 数ｍ以上 ｂｔ > opx, qt (β-qt), obs ― ―

MJB0136  957-1(4)  八ヶ岳BBP (Yt-BBP) 北八ヶ岳？ 長野川上金山居倉 pfa 50 cm ho-rich, qt pm ― EDS分析

MJB0140  9012-1 八ヶ岳ヌカ１ 加久藤 長野南牧広瀬 afa 6 cm +ho, +opx, +cpx bw 1.501-1.503 Kktに対比　EDS分析

MJB0302 Yt-Gop2? 北八ヶ岳？ 狭山丘陵田端 pfa 20 cm ho > cum, bt ,qt ― ―

MJB0305 Yt-Gop1? 北八ヶ岳？ 狭山丘陵田端 pfa 30 cm ho ― ―

MJB0422  8911-25(2) 白頭山男鹿 （B-Og) 白頭山 男鹿半島安田 afa 2.5 cm opx > ho pm, bw 1.518-1.528 EDS分析

950707 Aso-4 阿蘇 山梨上野原鶴島 afa 15 cm ho, opx, cpx bw 1.507-1.511 下部の方をEDS分析

882-25 船戸 (Fnt) ？ 人吉層基底付近 pfl 数ｍ以上 oｐｘ >> ho bw 1.504-1.508 opxの屈折率: 1.710-1.712

87, 7-1 On-Pm1 御岳 静岡小山中島奥 pfa 100 cm bt, ho > opx pm ― 中間の6 ㎝細粒部分

テフラ番号 テフラ名 SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O

MJA0073 K-Tz pfl 78.58 0.25 11.84 1.02 0.05 0.19 1.11 3.43 3.53
SD 0.19 0.08 0.05 0.06 0.06 0.03 0.05 0.10 0.12

MJA0278 K-Tz? 76.42 0.26 13.03 1.19 0.10 0.28 1.34 3.39 4.00
SD 0.71 0.05 0.38 0.10 0.07 0.06 0.13 0.08 0.19

MJA0290 On-Pm1 75.86 0.18 13.79 0.99 0.12 0.24 1.60 3.62 3.59
SD 0.14 0.06 0.12 0.07 0.07 0.04 0.08 0.05 0.06

MJB0037 Ysf 76.65 0.34 12.81 1.38 0.08 0.32 1.63 3.72 3.06
SD 0.19 0.06 0.16 0.09 0.06 0.04 0.06 0.12 0.08

MJB0136 Yt-BBP 77.64 0.20 13.02 1.07 0.07 0.36 1.77 4.06 1.81
SD 0.17 0.06 0.10 0.09 0.05 0.04 0.07 0.06 0.08

MJB0140 Kkt 76.71 0.20 12.59 1.29 0.10 0.12 0.97 3.60 4.42
SD 0.13 0.07 0.08 0.07 0.07 0.04 0.04 0.05 0.10

MJB0422 B-Og 65.53 0.43 16.32 4.13 0.20 0.22 1.24 5.93 6.00
SD 1.24 0.23 0.25 0.34 0.08 0.24 0.39 0.31 0.21

950707 Aso-4 72.10 0.46 14.79 1.61 0.14 0.39 1.27 4.49 4.76
SD 0.69 0.09 0.32 0.19 0.09 0.08 0.24 0.08 0.22
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図 3.1-36 火山ガラスの化学組成散布図 
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3.1.4  まとめ 

平成 28 年度は、平成 27 年度までに構築してきた各種後背地解析手法（石英の ESR 信号測定、

EPMA による高速定量分析及び帯磁率異方性測定）を実際のフィールドにおいて適用することに

より、これらの手法が、礫種組成や堆積相解析に基づく古典的な検討が難しい風化の進んだ細粒

堆積物における後背地解析技術として有効であるとの見通しを得た。山間部（東濃地域）での事

例研究では、山地の発達過程やそれに関わる断層運動の履歴を復元する上でのこれらの手法の適

用性を示した。また、層序や堆積年代が比較的よく分かっている堆積物を用いた平野部（幌延地

域）での事例研究に着手し、帯磁率異方性測定による古流向解析の適用性を確認した。 

個別の手法については、石英の OSL・TL 信号測定の後背地解析への適用性を検討したが、後

背地解析としては ESR 信号測定の方が有利であることが明らかとなった。EPMA を用いた重鉱

物分析については、チタン鉄鉱中の MnO 濃度やジルコンの Y2O3濃度を用いた例のように、堆積

物中に風化に強い限られた鉱物しか残存していない場合も、特定の化学的特徴に着目して検討す

ることで後背地解析が十分に可能であることを示した。さらに、基盤岩の基礎的データの拡充に

資するため、岩石のモード測定の高精度化・迅速化に係る手法を整備した。 

今後は、OSL 年代測定などによる堆積物の年代に係る情報を拡充する手法を検討するとともに、

より広域的なスケールを踏まえた後背地の復元、ひいては地形・地質モデルへの反映が課題であ

る。 
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3.2  炭酸塩鉱物測定技術開発 

3.2.1  背景と目的 

炭酸塩鉱物は岩種や岩盤の形成過程に依存せずに、岩盤中に広く一般的に産出する鉱物である

ため（図 3.2-1）（西本ほか, 20081); Nishimoto and Yoshida, 20102); Iwatsuki and Yoshida, 

19993); Yoshida et al., 20004); 吉田, 2012a5); Ohno et al., 20166)）、汎用的な古環境指標物質とし

て利用可能である。炭酸塩鉱物から得られる情報に基づき、現在は直接確認することができない

過去の地質環境の履歴を推測することで、長期的な地質環境変動モデルの構築ができると考えら

れる。 

長期的な地質環境変動モデルを構築する際、地下水やガスの通路となり得る高透水性の地質構

造（透水性割れ目や断層など：Yoshida et al., 20004); 舟木ほか, 20097)）を把握したうえで、そ

の長期的な発達過程を推定することが重要となる。数十万年という時間スケールにおける割れ目

の発達過程を推定するためには、割れ目やシーリングなどの形成・発達履歴を明らかにし、割れ

目近傍の環境変化を推定する必要がある（吉田, 2012b8)）。割れ目の形成・発達履歴を解明するう

えで、割れ目充填鉱物は様々な指標になり得る（石橋ほか, 20149); Ishibashi et al., 201610)）。例

えば、西本ほか (2008)1)や Nishimoto and Yoshida (2010)2)では、割れ目充填鉱物の産状や晶出

温度から、割れ目の形成・発達履歴が議論されている。また、変動シナリオを考慮した安全評価

を行ううえでは、候補地に存在する断層の活動性を評価することが重要な課題であり、断層の活

動性評価手法として、炭酸塩鉱物（例えば、方解石や霰石）などの充填鉱物の年代測定が行われ

ている（例えば、柴田・高木, 198811); Vargas et al., 201112); Yamasaki et al., 201313); Nuriel et al., 

201214)）。 

一方、長期的な地下水の地球化学特性（pH や酸化還元電位など）の推定は、地質環境の長期

変動モデル構築のために重要なだけでなく、長期的な地下水流動解析結果の検証にも有効である

と考えられる。しかし、過去の地球化学特性を反映した地下水は、地下水の滞留時間の範囲内で

しか採取することができない。そのため、過去の地下水の地球化学特性を復元するためには、地

下水の化学特性を反映しながら沈殿した二次鉱物である炭酸塩鉱物を利用する手法が有効である

（Blyth et al., 200915)）。本事業では長期的な地史や地球化学特性の変化を推定するための調査技

術の開発として、炭酸塩鉱物の形成年代推定手法と炭酸塩鉱物形成時点の地球化学特性（特に酸

化還元電位）の推測手法の構築を進める。また、炭酸塩鉱物から得られた過去から現在までの地

球化学特性の変動幅の情報は、地質環境変動モデルによって示された自然現象に起因する外的イ

ンパクトによる地質環境の復元性（レジリアンス）に関する科学的信頼性を示すための重要な証

拠となる。 

平成 25 年度の事業では、炭酸塩鉱物を対象とした放射年代測定法及び酸化還元電位測定技術に

ついての既存情報を整理し、その中で以下の点を重要課題として抽出した。 

＜A. 放射年代測定法の開発＞ 

A-1. 炭酸塩鉱物の年代測定技術の構築 

A-2. 微小領域での分析手法の構築 

A-3. 標準試料の選定・採取 

＜B. 酸化還元電位測定技術の構築＞ 

B-1. 地下水成分から炭酸塩鉱物組成への分配挙動のカタログ化 

B-2. カタログ化に適した標準試料の選定・採取 

B-3. 微小領域での分析手法の構築 

A-2 と B-3 で示した「微小領域での分析手法の構築」及び A-3 と B-2 で記した「標準試料の選

定・採取」の項目は、放射年代測定法の開発及び酸化還元電位測定技術の構築の双方において共
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通する課題であり、同一の炭酸塩鉱物中の微小領域の複数地点から、鉱物成長方向に年代と化学

的データを取得することで、炭酸塩鉱物の形成をもたらす地下水の地球化学的環境の長期的な変

遷を時間経過とともに議論することが可能となる。上記のように放射年代測定法の開発及び酸化

還元電位測定技術の構築では取り組むべき共通の課題が多く、平成 25 年度はそれぞれ別々の項目

としていたが、平成 26 年度からは「炭酸塩鉱物測定技術開発」として一つにまとめて取り組み、

現在に至っている。 

平成 26 年度は、上記の重要課題の解決に向けて、以下の項目を実施した（図 3.2-2）。 

  微小領域の年代測定が可能なレーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計

（Laser Ablation Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometer : 以下、「LA-ICP 質量

分析計」という）の整備（A-1、A-2） 

 LA-ICP 質量分析計を用いた予備測定（A-1） 

 炭酸塩鉱物の微小領域を対象とした分析手法・手順の整備（A-2、B-3） 

 カソードルミネッセンス（以下、「CL」という）像が観察可能なルミノスコープや、数十 μm

スケールの試料削取が可能なマイクロミルなどの整備（A-2、B-3） 

 年代測定の標準試料となる鍾乳石などの炭酸塩鉱物の採取（A-3） 

 カタログ化に向けた試料となる炭酸塩鉱物と地下水の採取（B-1、B-2） 

 採取した地下水の分析（B-1、B-2） 

 マルチコレクタ希ガス質量分析装置の整備（B-1） 

 
さらに平成 27 年度は、以下の項目を実施した（図 3.2-2）。 

・ルミノスコープを用いた炭酸塩鉱物中の局所領域分析方法の構築（A-2、B-3） 

・炭酸塩鉱物の局所領域に含まれる微量元素を用いた酸化還元電位（以下、「ORP」という）

の推定手法の妥当性確認（B-1） 

・炭酸塩鉱物の年代測定技術開発の前段階として、LA-ICP 質量分析計によるジルコンの局所

領域ウラン-鉛年代測定技術の構築（A-1、A-2） 

・マルチコレクタ希ガス質量分析計を用いた地下水年代測定技術の構築（B-1） 

また本事業に関連する研究開発として、以下の二件の共同研究を実施した。 

・共同研究「レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の

分析手法の開発」（連携先 : 国立大学法人京都大学、株式会社京都フィッション・トラック、

国立研究開発法人海洋研究開発機構）（A-1、A-2） 

・共同研究「炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発」（連携先 : 国立大学法人山形大学、国立

大学法人熊本大学）（A-2、B-3） 

 
炭酸塩鉱物測定技術の開発は、平成 27 年度までに「放射年代測定法の開発」と「酸化還元電

位測定技術開発」の 2 本柱として技術開発を進めた。これらの技術開発は、実際に炭酸塩鉱物の

分析を実施する分析フローにおいて、①微小領域の観察及び元素・同位体組成の分析点の選定と

②選定された分析点の同位体分析（年代測定）に集約することができる。 

平成 28 年度は、上記①及び②に関する手法や手順の確立と高度化のため、以下の項目を実施

した（図 3.2-2）。 

①微小領域の観察及び元素・同位体組成の分析点の選定 

・ルミノスコープによる CL（以下、「Optical-CL」という）像の特徴（発光原理、分解能）

の把握 

・地質学的背景を明らかにする分析フローチャートの提示及びその高度化 
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・LA-ICP 質量分析計を用いた元素イメージング技術の確立 

②同位体分析（年代測定）手法の確立及び高度化 

・ジルコンの分析による微小領域ウラン-鉛同位体分析技術の確立 

・炭酸塩標準試料の選定及び作製 

 
平成 27 年度に引き続き、①の微小領域の観察及び元素・同位体組成の分析点の選定に関して

は、国立大学法人山形大学及び国立大学法人熊本大学を連携先として、「炭酸塩鉱物の微小領域分

析手法の開発」と題した共同研究を実施した。また、②同位体分析（年代測定）手法の確立及び

高度化に関しては、国立大学法人東京大学、株式会社京都フィッション・トラック、国立研究開

発法人海洋研究開発機構及び学校法人学習院大学を連携先として、「レーザーアブレーション付き

誘導結合プラズマ質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の分析手法の開発」と題した共同研究を行った。 

 
また、これまで炭酸塩鉱物の年代測定技術の開発とともに進めてきたマルチコレクタ希ガス質

量分析計を用いた地下水の年代測定技術に関しても、分析機器及び測定手順の整備状況について

本節で報告する。 

 

 
図 3.2-1 花崗岩と堆積岩中の割れ目を充填する炭酸塩鉱物（方解石） 

a) 及び b) 花崗岩の割れ目を充填する炭酸塩鉱物（方解石）の偏光顕微鏡写真 

（窪島ほか, 201216)） 

c) 堆積岩の割れ目を充填する炭酸塩鉱物（方解石）の偏光顕微鏡写真 

（c1: オープンニコル、a, b, c2: クロスニコル） 
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 図 3.2-2 炭酸塩鉱物測定技術の開発に関する重要課題及び実施内容 

 
以下、本節で記述する元素は、表 3.2-1 の通り原則として元素記号を用いて表記する。核種や

同位体など、質量数を表示する必要がある場合は、慣例に従い、質量数を元素記号の左上付で表

記する。ただし、単体、化合物やイオンなどの場合は、元素記号を用いずに元素名で記す場合が

ある。また、本節における U-Pb 年代値及び Pb-Pb 年代値の表記には、慣例に従い、Ma（Mega 

annum：100 万年前）単位を用いる（例：1,000 Ma = 10 億年前）。 

 
表 3.2-1 本節で記述する元素 

元素名 元素記号 元素名 元素記号 元素名 元素記号 

ヘリウム He アルゴン Ar ストロンチウム Sr 

リチウム Li カリウム K イットリウム Y 

ベリリウム Be カルシウム Ca スズ Sn 

ホウ素 B スカンジウム Sc ヨウ素 I 

炭素 C クロム Cr キセノン Xe 

酸素 O マンガン Mn バリウム Ba 

ネオン Ne 鉄 Fe 水銀 Hg 

ナトリウム Na コバルト Co 鉛 Pb 

マグネシウム Mg ニッケル Ni トリウム Th 

アルミニウム Al 銅 Cu ウラン U 

ケイ素 Si 亜鉛 Zn   

硫黄 S ルビジウム Rb   

 

3.2.2  アプローチ 

実際の炭酸塩鉱物の分析では、放射年代測定及び酸化還元電位推定のいずれにおいても、まず

観察による炭酸塩鉱物の成長構造の把握を行い、次に詳細分析に向けた適切な分析箇所の選定を

行い、最後に選定箇所の分析・測定を実施することとなる。したがって、技術開発の成果は（1）

観察・分析点の選定に係る技術開発及び高度化と（2）同位体分析手法の確立及び高度化とに分

けて取りまとめる。これに加えて、地下水年代測定技術の構築として実施している（3）地下水

試料の希ガス同位体分析技術の整備状況を示す。 
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（1） 観察・分析点の選定に係る技術の開発及び高度化 

LA-ICP 質量分析計による炭酸塩鉱物の微小領域 U-Pb 年代測定を行ううえで重要になるのが、

分析点の選定である。一般に鉱物内の微量元素分布には有意な不均質性が見られ、炭酸塩鉱物も

例外ではない（例えば、Milodowski et al., 200517)）。このような不均質性の原因として、例えば

以下のような事象が考えられる：（1）鉱物生成中に母液の元素組成が変化する、（2）鉱物生成中

に環境条件（温度・圧力など）が変化する、（3）鉱物生成中に別の粒子状物質を取り込む、（4）

鉱物生成後に局所的変質が起こり、そこに特定の元素が濃集する（あるいは、そこから特定の元

素が散逸する）。このような事象は、鉱物内の様々な成長構造や鉱物内の主要元素及び微量元素の

不均質性を調べれば推測することができる。 

平成 27 年度までに、有孔虫（貨幣石）、鍾乳石及び花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物の成

長構造を把握するため、Optical-CL 像の観察及び走査型電子顕微鏡（以下、「SEM」という）に

よる CL（以下、「SEM-CL」という）像の観察を実施した。その結果、Optical-CL 像及び SEM-CL

像において、通常の光学観察では認められない成長構造を確認した。Optical-CL 像の観察は低倍

率に限定されるが、試料の炭素蒸着が不要なので、簡便に炭酸塩鉱物中の成長構造を観察するこ

とができる。一方、SEM-CL 像の観察には炭素蒸着が必要となるが、高倍率での成長構造の観察

が可能である。これらの CL 像観察の結果、上記のような試料の内部に見られる成長構造にはあ

る程度の不規則性が存在し、炭酸塩の成長速度は概して一定でないことが分かった。これらの観

察結果を踏まえ、炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにする合理的な分析

手順を提示した（日本原子力研究開発機構, 201618)）。Optical-CL 像は低倍率で、SEM-CL 像は

高倍率で炭酸塩成長構造の効果的な観察ができるが、両者間の観察領域（倍率）の閾値に関する

定量的な議論は行っていなかった。また、CL 像で認められる炭酸塩成長構造と含有化学組成の

関係を把握するため、電子線プローブマイクロアナライザー（以下、「EPMA」という）に付帯

するエネルギー分散型 X 線分析装置を用いた主成分元素のマッピングも併せて実施したが、両者

に明瞭な関係性は認められなかった。このため、CL 像で認められる成長構造の要因解明が課題

として残っていた。 

上述の課題を踏まえ、平成 28 年度は、CL 像の観察で得られるデータをより定量的に整理する

ため、(i) CL 像観察手法の整理と微量元素濃度からみた炭酸塩鉱物の形成過程の検討を実施した。

また、これまで観察及び分析を行ってきた有孔虫（貨幣石）、鍾乳石、石灰華及び花崗岩中の割れ

目に介在する炭酸塩鉱物（試料の詳細は、日本原子力研究開発機構, 201519)を参照）に加え、堆

積岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物を新たに採取し、(ii) 堆積岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱

物の CL 像観察及び微量元素分析を実施した。また、炭酸塩鉱物の CL と含有元素濃度の関係を

整理し、(iii) 炭酸塩鉱物の CL と地下水水質との関係を議論した。加えて、炭酸塩鉱物の微量元

素分布を取得する技術の整備のため、平成 26 年度に導入したレーザーアブレーション装置と東

濃地科学センターに設置されている ICP 四重極型質量分析計を組合せて、(iv) LA-ICP 質量分析

計を用いた元素イメージング技術を確立した。(i)の CL 像観察手法の整理と微量元素濃度からみ

た炭酸塩鉱物の形成過程の検討については、国立大学法人熊本大学及び国立大学法人山形大学を

連携先として「炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発」と題した共同研究を実施した。 

 

（2） 同位体分析（年代測定）手法の確立及び高度化 

本事業の最終目標は LA-ICP 質量分析計を用いた炭酸塩鉱物試料の年代測定技術の確立である

が、そのためには年代測定を実施する基本的な分析技術を整備し、既に年代値が報告されている

ジルコン試料などの U-Pb 年代測定を実施することで装置の実用化を図る必要があった。平成 26

年度は、当該年度に導入した LA-ICP 質量分析計の実用化を目指し、ジルコンの U-Pb 同位体分
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析を実施した。平成 27 年度は、標準ガラス（NIST SRM612）や標準ジルコン試料を用いて、年

代既知のジルコン試料の U-Pb 年代測定を実施した。その結果、分析で得られた年代値と報告値

に相違が認められた。この年代値の相違は、Pb/U 比の測定に問題があることを示唆しており、

最適な分析条件を探求する必要があった。平成 28 年度は、この問題を解決するために、年代既

知のジルコン試料を対象として、特に、試料の供給・導入系に直接影響を及ぼすレーザーの照射

条件（照射径、繰り返し周波数、単位面積当たりの照射エネルギー）を変えて繰り返し分析を実

施した。また、ジルコン試料に加えて、年代既知の炭酸塩試料に対しても U-Pb 同位体分析を実

施し、測定条件の検討を行った。 

炭酸塩試料の微小領域 U-Pb 年代測定においては、分析値の補正（年代値の決定）に不可欠な

標準試料が選定・開発されておらず、この分野における大きな課題となっている。この課題の解

決に向けて平成 28 年度は、平成 26、27 年度に引き続き炭酸塩標準試料の選定及び作製を実施し

た。炭酸塩標準試料の選定では、湿式分析により既に U-Pb 年代が求められている蒸発岩（Castile 

Formation Evaporite：Becker et al., 200220)）に含まれる方解石の同位体分析を実施し、この試

料の年代測定標準試料としての有用性を検証した。炭酸塩標準試料の作製では、複数の手法を用

いて、自然界で得ることが困難な化学的・同位体的に均質な標準試料の人工作製を試みた。これ

らの標準試料に関する研究・開発は、国立大学法人東京大学、株式会社京都フィッション・トラ

ック、学校法人学習院大学及び国立研究開発法人海洋研究開発機構を締結先とした「レーザーア

ブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の分析手法の開発」と題した

共同研究で実施した。 

 
（3） 地下水試料の希ガス同位体分析技術の整備 

地下水の滞留年代は、炭酸塩鉱物の生成に要した時間や物質供給速度などに制約を与える。地

下における炭酸塩鉱物の形成は、地下水に溶解している二酸化炭素が塩として析出することによ

る。地下環境の岩盤や堆積層を構成する一部の鉱物、時には地下水自体も、微量成分として U や

Th を含むが、これらのアルファ崩壊によって 4He 原子核が放出される。放出された 4He は地下

水の溶存成分となりうる。このようにして地下水中に蓄積される 4He を用いた地下水の涵養年代

の測定には、Torgersen et al. (1980)21)などの例がある。また、ケイ酸塩鉱物中に放出された 4He

は 18O と反応し 21Ne を生じる。この 21Ne も微量ながら周囲の地下水に溶解するが、その測定例

としては Lippmann et al. (2003)22)がある。原子力機構においても森川 (2001)23)が東濃地域の地

下水のHe及びNe同位体組成を分析しているが、用いられたVG5400希ガス質量分析計では 21Ne

の変化は測定限界以下であるとされている。また Lippmann et al. (2003)22)や Castro and 

Jambon (1998)24)は、放射起源 40Ar や自発核分裂起源 Xe 同位体による変動も報告している。こ

れらの先行研究に基づき、4He 蓄積法をベースとして、複数の希ガスの年代測定法を組合せるこ

とによって、より堅牢な年代測定の構築を図った。 

放射年代測定法では分析対象とする同位体に関して閉鎖系が成り立っていたかなど、試料が年

代測定の必要条件を満たしているか検証する必要があるが、一つの年代測定法の結果のみからそ

の検証をするのは困難である。そのため、放射起源 4He の発生に伴い核反応起源の 21Ne も発生

するという関係を元にして、あるいは放射起源 4He の蓄積量を利用した年代と 14C 法による年代

を突き合わせるなど、得られた年代を比較検証することが一般的である。例えば、電力中央研究

所 (2012)25)では、瑞浪地域の地下水について、14C法による年代と 4He蓄積法による年代を求め、

両者は相関すると報告している。これらの知見を背景として、本事業では 21Ne、40Ar といった、

地下水中に蓄積する放射起源希ガス同位体としては検出困難な同位体を、マルチコレクタ方式の

高精度希ガス質量分析計（角野, 201526)）を用いて測定可能とすることを目指す。マルチコレク
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タ方式による同時分析では、同位体比はピークジャンピング法による測定と比べてばらつきが小

さくなり（長尾, 201127)）、より高精度な分析値が得られることになる。例えば森川 (2001)23)で

は、シングルコレクタによる分析のため測定精度が十分でなく、核反応起源 21Ne が検出できな

かったが、マルチコレクタによる分析により 21Ne/22Ne の 0.001 の差を識別できれば、核反応起

源 21Ne を検出できたと考えられる。 

平成 28 年度は、平成 26 年度に導入したマルチコレクタ希ガス質量分析計を用いて、He 同位

体についての分析技術を整備した。 

 
3.2.3  実施結果 

（1） 観察・分析点の選定に係る技術の開発及び高度化 

1）CL 観察手法の整理と微量元素濃度からみた炭酸塩鉱物の形成過程の検討 

Optical-CL 観察を SEM-CL 観察へと切り替える閾値（切り替え倍率）を定量的に定義するた

め、高倍率での Optical-CL 観察を実施した。その結果、Optical-CL 像の分解能は数十 μm スケ

ールであることが判明した。LA-ICP 質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の微小領域 U-Pb 年代測定

に際しては、測定の分解能は数 μm から大きく見積もって 100 μm 程度である。このため、分析

試料の地質学的な意義を把握するために必要な情報は、Optical-CL 像だけで得られる場合と得ら

れない場合があり、後者の場合は、より詳細な観察が可能な SEM-CL 観察に移行する必要があ

る。 

花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物について、CL 像の成長構造と微量元素濃度分布の比較

検討をした結果、Optical-CL 像で確認される成長構造は微量元素分布図における Mn の分布と一

致し、CL の明色帯において Mn 濃度が高い傾向が観察できる。つまり、CL 像の成長構造に沿っ

た Mn 濃度の相違は、炭酸塩鉱物を沈殿させた地下水の Mn 濃度の変動を反映していると考える

ことができる。一方で、有孔虫（貨幣石）や鍾乳石については、Mg、Al や Si が CL 像で認めら

れる層状構造に影響を与えていることが明らかとなった。 

加えて、炭酸塩鉱物の形成時期を推測するため、花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物が包有

する石英粒子及び母岩の微量元素濃度を分析し、晶出温度を推測した。その結果、包有石英の晶

出温度は約 690℃と推測された。この温度は母岩中の石英が晶出したと推測される温度と同程度

であったため、本試料の場合は炭酸塩鉱物が晶出した時期を制約することはできなかったが、本

手法を用いることで炭酸塩鉱物の形成年代に制約を与えることが可能であることが示された。 

 

2）堆積岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物の CL 観察及び微量元素分析 

堆積岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物として用いた試料は、幌延深地層研究センター地下施設

の深度 350 m 周回坑道（西）の掘削時に採取された岩石試料である。本試料（以下、「HR350-1」

という）には、幅が数 mm から 1 cm 程度の割れ目が複数認められるが、大部分の割れ目が炭酸

塩鉱物で充填されている（図 3.2-3A）。この炭酸塩鉱物の一部は晶洞を形成し、結晶の先端部は

針状である（図 3.2-3B）。Optical-CL 観察には東濃地科学センター土岐地球年代学研究所に設置

されたルミノスコープ装置（Cambridge Image Technology 社製 CL8200 MK5-2）を用いた。試料室

中に薄片試料を置き、真空条件下（< 0.003 mbar）で薄片試料に電子線を照射し CL 像を観察し

た（観察条件：カソード電圧 15 kV、電流値 200 μA）。 

HR350-1 の顕微鏡写真及び Optical-CL 像を図 3.2-4 に示す。顕微鏡観察の結果、クロスニコ

ルでは複数の結晶が空隙方向へ成長していることが確認できる（図 3.2-4B）。一方で、Optical-CL

観察では CL が認められなかった（図 3.2-4C）。炭酸塩鉱物の場合、CL を促進する元素は Mn

であり、Mn 濃度の増加に伴い輝度が強くなるが、一定の濃度を超過すると逆に発光強度が下が
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る（Machel et al., 199128)）。また、Fe は微量であれば CL に関与しないが、一定の濃度を超過

すると CL を阻害する（Machel et al., 199128)）。そこで、試料中の Mn、Fe 及びその他の微量元

素濃度を測定し、Optical-CL 観察時の発光強度やピーク波長との比較を行った。具体的には、

HR350-1 及びこれまで観察した炭酸塩鉱物試料（有孔虫（NM-1）、鍾乳石（OH-1 及び AK-1）、

石灰華（MS-8 及び YS-2）、花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1））に対して逐次抽

出（Tessier et al., 197929)）を行い、試料から炭酸塩態の微量元素を抽出し、誘導結合プラズマ

発光分光分析計（Varian 社製 VISTA-MPX）あるいは誘導結合プラズマ四重極型質量分析計

（Agilent 社製 ICP-MS 7700）で測定した。また、Optical-CL 観察時の CL の波長と強度を光

スペクトルアナライザで測定した。本装置は視野全体の光を分析するものであり、本研究で用い

た各試料は視野に対する炭酸塩鉱物の表面積比がそれぞれ異なるため、発光強度を単純に比較す

ることはできない。 

Optical-CL の波長と強度の測定結果を図 3.2-5 に示す。Mn に起因する炭酸塩鉱物の CL はピ

ーク波長が 620 nm 前後でオレンジ色を呈するが（Gotze, 201230)）、純粋な炭酸塩鉱物はピーク

波長が 400 nm 前後の青い CLを示す（Habermann et al., 199631)）。有孔虫（NM-1）、石灰華（MS-8

及び YS-2）及び花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）の CL はオレンジ色を呈し、

ピーク波長が 620 nm 前後で一致した。これらの試料は Mn が 100 – 1,000 ppm オーダーで含ま

れており、露光時間が数秒でも有意にピークが確認できる。一方、鍾乳石（AK-1 及び OH-1）の

Mn 濃度は数 ppm であり、CL は青色で強度が弱く、露光時間を 10 秒以上に設定することで 390 

nm の波長ピークが認められた。HR350-1 は、Mn が 1,000 ppm オーダーで含まれていたが、露

光時間 10 秒に設定しても波長ピークが認められなかった。 

既往研究に基づくと、方解石中の Mn 及び Fe の濃度と CL 強度との関係は表 3.2-2 の通りと

なる。すなわち、Mn 濃度が 20 ppm で CL が生じ始め（Habermann et al., 200032)）、700 ppm

以上で輝度が上がり（Hemming et al., 198933)）、5 wt%以上で自己消光（self-quenching）によ

って輝度が低下し、48 wt%で発光しなくなる（Machel et al., 199128)）。また、Fe 濃度が 3,000 ppm

以上では、Mn による CL 発光が抑制される（Habermann et al., 200032)）。この関係を整理し、

本事業で対象とした炭酸塩試料の測定結果をプロットした（図 3.2-6）。本事業で対象とした炭酸

塩試料の CL 強度と Mn 及び Fe の濃度は、既往研究の結果と概ね整合する。HR350-1 の Mn 濃

度は CL が認められた他の炭酸塩鉱物と同程度だが、Fe 濃度は二桁高い。このことから、HR350-1

は、高濃度の Fe によって CL が消光していると考えられる。この結果に基づき、表 3.2-2 及び

図 3.2-6 で CL を消光させる Fe の濃度を 18,000 ppm と設定した。このことは、Fe 含有量が高

い炭酸塩試料を対象とする場合は、CL 観察が有効でない場合があることを示している。 

 
図 3.2-3 HR350-1 のスラブ写真 

B は A の赤枠範囲の拡大写真 
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図 3.2-4 HR350-1 の顕微鏡写真及び Optical-CL 像 

A: オープンニコル B: クロスニコル C: Optical-CL 像（露光時間 10 秒） 

スケールは 500 μm 

 

 

図 3.2-5 CL の波長と強度 

スペクトルの重複を避けるため、各データにカウント数を加算し示している（凡例を参照） 

 

表 3.2-2 方解石中の Mn 及び Fe 濃度と CL の関係 

  

* Habermann et al. (2000)32), ** Hemming et al. (1989)33), *** Machel et al. (1991)28) 
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堆積岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物 (HR350‐1) 

(露光時間10 sec, 強度+0)

[ppm] [log ppm]
Mn: CL が生じ始める（Dull）濃度* 20 1.30

CL の輝度が上がる（Bright）濃度** 700 2.85
Mn の Self-quanching により CL の輝度が低下する（Dull）濃度*** 50,000 4.70
Mn の Self-quanching により CL が認められなくなる（Non）濃度*** 480,000 5.68

Fe: Mn-activated CL を抑制する（Dull）濃度* 3,000 3.48
Mn-activated CL を抑制する（Non）濃度 18,000 4.26

条件
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図 3.2-6 Mn 及び Fe 濃度と CL 強度の関係図 

 
3）炭酸塩鉱物の CL と地下水水質との関係の整理 

前述した通り、炭酸塩鉱物の CLはMn及びFe含有量によって異なる強度と色を示す（表 3.2-2

及び図 3.2-6）。このことから、炭酸塩鉱物の CL の波長と強度から、炭酸塩鉱物の Mn 及び Fe

濃度の組成幅を定性的に把握することが可能である。そこで、炭酸塩鉱物は全て方解石であり、

地下水と炭酸塩鉱物の反応が化学的に平衡であったと仮定し、方解石中の Mn 及び Fe 濃度を用

いて方解石が沈殿した当時の地下水の Mn 及び Fe 濃度の推測を試みた。 

まず、方解石に含まれる Mn の分配係数 λMnは以下の式で表される。 

 
λMn = ([CCMn]/[CCCa])・([GWCa]/[GWMn]) ・・・(式 1) 

 
ここで CC 及び GW はそれぞれ方解石と地下水であり、[CCMn] 及び [CCCa] は方解石中の

Mn 濃度と Ca 濃度を、[GWCa] 及び [GWMn] は地下水中の Ca 濃度と Mn 濃度をそれぞれ示す。

この式を変形すると以下の式となる。 

 
[CCMn] =(λMn・[GWMn])/([CCCa]・[GWCa]) ・・・(式 2) 

 
この式は、方解石中の Mn 濃度が、方解石を沈殿させた地下水中の Mn 濃度及び Ca 濃度によ

って決まることを示している。Mn と同様に、方解石中の Fe 濃度、地下水中の Fe 濃度及び Ca

濃度、方解石に含まれる Mn の分配係数 λFeの関係は式 3 で表される。 

 
[CCFe] =(λFe・[GWFe])/([CCCa]・[GWCa]) ・・・(式 3) 

 
ここで [CCFe] 及び [GWFe] は方解石中の Fe 濃度と地下水中の Fe 濃度をそれぞれ示す。した

がって、これらの式を用いることで、方解石の Mn と Fe の含有量から方解石が沈殿した当時の

地下水のMn及びFe濃度が算出可能である。方解石に含まれるMnの分配係数λMnを11.65（Curti, 

199934)）として、方解石中の Mn 濃度と CL の関係（表 3.2-2 及び図 3.2-6）を用いると、CL

発光する方解石を沈殿させる地下水の Mn 及び Ca 濃度は図 3.2-7 のように整理される。また、
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方解石に含まれる Fe の分配係数 λFeを 2.7（Curti, 199934)）として、地下水中の Fe 及び Ca 濃

度と方解石の CL 抑制との関係を整理した（図 3.2-8）。 

この結果は、方解石の CL の波長と強度を用いることで、方解石中の Mn 及び Fe 濃度だけで

なく、沈殿当時の地下水の水質を推測できることを示唆している。そこで、本事業で対象とした

炭酸塩鉱物のうち、地下水の滞留時間が比較的長く、地下水と炭酸塩鉱物が化学的に平衡な状態

で沈殿した可能性がある試料として、花崗岩及び堆積岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH-15-1

及び HR350-1）に着目し、上述の地下水の Mn 及び Fe 濃度と方解石の CL の関係図にこれらの

試料が採取された地点における現在の地下水の水質（DH15-1: Furue et al., 200335); HR350-1: 

笹本ほか, 201436)）をプロットした（図 3.2-9）。この図より、DH15-1 が採取された地点に分布

する現在の地下水からは Mn によって活性化した CL が認められる方解石が、HR350-1 が採取さ

れた地点に分布する現在の地下水からは Fe によって CL 発光が抑制され、暗いもしくは発光し

ない方解石が沈殿すると推測できる。この推測は、実際の CL 観察結果と一致する。すなわち、

上記二つの方解石試料が沈殿した時の地下水は、現在の地下水と類似する水質であったと考えら

れる。 

CL 観察時に本手法を適用することで、微小領域分析の分析箇所の選定段階においてこれらの

情報を得ることができる。なお、本検討では活量を考慮に入れていないため、イオン強度が高い

地下水に適用する際は活量を考慮する必要がある。仮に、方解石を沈殿させた地下水の Ca 濃度

が推測できる場合は、方解石の CL 強度を用いて、地下水の Mn 及び Fe 濃度に具体的な制限を

与えることが可能となる（図 3.2-10）。 

 

 
図 3.2-7 地下水中の Mn 及び Ca 濃度、方解石中の Mn 濃度及び CL の関係 

 

 

図 3.2-8 地下水中の Fe 及び Ca 濃度、方解石中の Fe 濃度及び CL の関係 
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図 3.2-9 地下水の Mn、Fe 及び Ca 濃度と沈殿する方解石の CL の関係 

* Furue et al. (2003)35), ** 笹本ほか (2014)36) 

 

 

図 3.2-10 地下水中の Mn 及び Fe 濃度と方解石の CL の関係 

地下水中の Ca 濃度が 400 mg L-1（10 mmol L-1）であると仮定した場合 

 

4）LA-ICP 質量分析法を用いた元素イメージング技術の確立 

LA-ICP 質量分析法による天然炭酸塩試料の微小領域元素分析が始まったのは 1990 年代であ

る（例えば、Imai, 199237); Stecher III et al., 199638); Sinclair et al., 199839)）。その後、分析機

器及び周辺技術の改良が行われた結果、現在では数百 μm-1 mm 程の微小炭酸塩試料（例えば、

有孔虫や貝形虫）の様々な元素の濃度分布図（以下、「元素イメージング」という）が 10 μm 程

度の分解能で描けるようになった（例えば、Evans and Müller, 201340); Börner et al., 201341)）。

このような元素イメージングを炭酸塩鉱物試料の U や Pb について取得することにより、試料の

中で微小領域 U-Pb 年代測定に適すると思われる領域を選定することが可能になる。一般的には、

親核種である U の濃度が高く、子孫核種である Pb の濃度が低い領域が年代測定に適すると考え
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られるが、そのような領域から得られた U-Pb 年代値が必ずしも鉱物の生成年代を表すとは限ら

ない。例えば、鉱物生成中に別の粒子状物質が取り込まれたり、鉱物生成後の局所的変質によっ

て特定の元素が濃集（あるいは散逸）した結果、U 濃度が高く、Pb 濃度が低い領域が生じた場

合、それは年代測定に不適切な領域となる。このような不適切領域は周囲と比べて有意に異なる

元素組成を示すため、様々な元素のイメージングを取得することによってこれを判別することが

できる。不適切領域の判別には、Optical-CL 像や SEM-CL 像の取得及び EPMA による元素マッ

ピングも有効であるが、これに元素イメージングを加えることで更に確度の高い判別を行うこと

ができると考えられる。LA-ICP 質量分析法による元素イメージングの特長として、（1）同位体

データが得られること、（2）広い濃度範囲（ppb−%）で信号強度の直線性が確保されること（ダ

イナミックレンジが広いこと）などが挙げられる。すなわち、広い濃度範囲で U、Th、Pb の同

位体イメージングが可能なため、この手法は微小領域 U-Pb 年代測定にとって特に有効なものと

考えられる。これらの知見に基づき、平成 28 年度はレーザーアブレーション装置に ICP 四重極

型質量分析計を接続したシステムを構築し、これを用いて炭酸塩試料の元素イメージングを取得

する技術を確立した。 

LA-ICP 質量分析法による元素イメージングを行った試料は以下の三つである：（1）平成 26

年度に実施した美弥市立秋吉台科学博物館、国立大学法人山口大学及び原子力機構の三者間での

共同研究「炭酸塩鉱物の微小領域における化学組成測定手法の開発」において山口県美弥市秋吉

台の北山北より採取した鍾乳石（試料名：AK-1）（日本原子力研究開発機構, 201442)）、（2）平成

26 年に島根県鹿足郡吉賀町より採取した石灰華（試料名：YS-2）（日本原子力研究開発機構, 

201519)）、（3）Becker et al. (2002)20)で用いられ、彼らから提供された海水起源の蒸発岩（方解

石と石膏の互層：米国南西部の Delaware 盆地にある上部ペルム系の Castile 層から採取）（以下、

「CFE」という）。これら三つの試料は各々以下の手順で前処理を行った：（1）岩石精密切断機

を用いて、試料の成長縞（あるいは堆積縞）が観察できる面で切断、（2）後述のレーザーアブレ

ーション装置の試料チャンバーに入るように整形、（3）切断面を、試料の脆性に応じた適切な手

法で研磨、（4）50℃で乾燥。前処理後、各試料の元素イメージングをレーザーアブレーション装

置（Photon Machines 社製 Analyte G2）及び ICP 四重極型質量分析計（Agilent 社製 ICP-MS 

7700）を用いて行った。イメージングを行った 26 元素（29 核種）及びその時の各装置の設定条

件を表 3.2-3 に示す。各試料の元素イメージングを行う直前には、標準ガラス試料（NIST SRM 

610）を用いて ICP-MS 7700 のチューニングを行った。 

鍾乳石試料 AK-1、石灰華試料 YS-2、蒸発岩試料 CFE の元素イメージングの結果を図 3.2-11、

図 3.2-12、図 3.2-13 にそれぞれ示す。各図の最上部には試料写真及びイメージング領域を示し

た。結果は元素の相対濃度を色相表示しているが、この表示は核種ごとに個別設定した。したが

って、同じ色でも核種が異なれば違う濃度を示す。各試料のイメージング（26 元素（29 核種））

に要した時間は 2 時間半前後である。 

図 3.2-11 の試料写真において、イメージング領域中央から 5 mm 程左に鍾乳石形成初期に作

られる鍾乳管の穴があり、そこから数 mm ごとに同心円状の薄茶色層（1-2 mm 厚）が 3-4 本あ

る。これは、鍾乳石の成長過程において、地下水（鍾乳石の母液）の成分が有意に変化した可能

性を示唆している。イメージングの結果を見ると、鍾乳石の主成分元素である Ca の濃度分布に

有意な変動はないが、その他のほとんどの元素の濃度分布には有意な変動が見られる。上述の薄

茶色層と高濃度部が良く一致するのは Li、Al、Fe、Rb、ある程度一致するのは Mg、K、Sc、Sr、

Pb であり、その他の元素は曖昧な一致を示すか、あるいは有意な一致を示さない。薄茶色層以外

でも、多くの元素が濃集している部位がいくつかある。例えば、イメージング領域右端付近の直

径 1 mm 程の部位（試料写真の小円内部）には Be、B、Mg、Mn、Fe、Sr、Ba などが顕著に濃



 

170 

集している。また、U と Th の両方が濃集している部位（直径 200 μm 程度）が数箇所見られる。

イメージング領域の中央から下半分にかけて ScとFeの濃度が徐々に上昇しているように見える

が、これは質量分析部のドリフトが原因であり、実際には濃度上昇は起きていないことが判明し

た。このような分析装置のドリフトをできるだけ抑制することが今後の課題である。 

図 3.2-12 の試料写真において、直径 3 mm 程の黒い円形部分は樹木の枝（断面）であり、そ

の周りに温泉水から石灰華（薄茶色-濃茶色）が沈積して成長縞を形成している。この石灰華は、

産状から判断すると、ごく最近生成したものと考えられる。イメージングの結果を見ると、石灰

華の主成分元素である Ca の濃度分布に有意な変動があり、比較的濃度の低い層が四つある。こ

れらの低 Ca 濃度層のうち外側の三つの層においては、他の大部分の元素でも低濃度になってい

る。一方、最も内側に位置する低 Ca 濃度層では、他のいくつかの元素（Be、B、Al、S、Fe、

Ni、Cu、Y、Ba、Pb）が高濃度になっている。これらの結果は以下のように説明できる。まず、

低 Ca 濃度層の原因は、この試料に存在する微細な孔隙（数十から数百 μm）である。すなわち、

孔隙が多い部分（単位体積あたりの試料量が少ない部分）で Ca 濃度が見かけ上低くなっている

に過ぎない。このような孔隙の効果は全元素に及ぶが、孔隙が多い部分であっても、石灰華に取

り込まれている微量元素量が非常に多い場合、その元素の濃度は見かけ上も高くなる。そしてこ

の場合に相当するのが最も内側に位置する低 Ca 濃度層である。この層は、外側の三つの低 Ca

濃度層と比べて明らかに濃い茶色を呈しており（図 3.2-12 の試料写真参照）、微量元素濃度が非

常に高いことを示唆している。U と Th に関しては非常に濃度が低く、Th は幾分濃度が上昇する

部位・層が見られるが、U にはそれがほとんど見られない。Co のイメージング画像において中

央から左側にかけて濃度が少し高くなっているのは、質量分析部のドリフトに起因している可能

性がある。 

図 3.2-13 の試料写真において、黒っぽい点線状の薄い層（数百 μm 厚）は有機物含有量の多

い方解石であり、その他の灰色-白色層は石膏である（Becker et al., 200220)）。イメージング領域

では横方向に走る五つの方解石層が見られ、領域の右端近くには縦方向に白い割れ目がある。イ

メージングの結果を見ると、方解石層で濃度が高い元素は Li、Mg、Ca、Mn、Y、I、Th、U で

あり、石膏層で濃度が高い元素は B、Na、S、Ni、Cu、Zn、Sn、Pb である。88Sr のイメージン

グ画像の約 3/4 が欠落しているのは、測定中に何らかの原因で質量数 88 の計数が上限を超えたこ

とによる。方解石層と石膏層の両方において Ca は主成分元素であるが、前者が後者よりも高い

Ca 濃度を示すのは、方解石の化学量論的 Ca 含有量（0.0271 mol cm−3）が石膏のそれ（0.0135 mol 

cm−3）よりも大きいからであると考えられる。上から 2 番目の方解石層において Ca、Rb、Sr、

Y、Ba が著しく高い部位が見られるが（イメージング画像左上部）、これは外来粒子の可能性が

高い。方解石層では U 濃度が顕著に高く（特に上から 3 番目と 5 番目の層）、Pb 濃度はかなり低

いので、これらの層は微小領域 U-Pb 年代測定に適すると考えられる。 

上記の 3 種類の炭酸塩試料の結果を総合すると、平成 28 年度に確立した LA-ICP 質量分析法

元素イメージング技術は、様々な炭酸塩試料の微小スケールの元素・同位体分布情報を得る有効

な手段であるとともに、微小領域 U-Pb 年代測定を行う際には特に必要とされる技術であると言

える。一方、今後の課題としては、質量分析部のドリフト（図 3.2-11 の Sc と Fe のイメージン

グ画像参照）の抑制、バックグラウンド信号の低減、分析精度の向上などを行うことで、より確

度の高い多元素イメージングを目指す必要がある。 
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表 3.2-3 イメージングを行った 26 元素（29 核種）及び分析装置の条件設定 

イメージング元素/核種 
7Li, 9Be, 11B, 23Na, 24Mg, 27Al, 34S, 39K, 43Ca, 45Sc, 52Cr, 55Mn, 57Fe, 59Co, 60Ni, 63Cu, 66Zn, 85Rb, 87Sr, 88Sr, 
89Y, 118Sn, 127I, 137Ba, 206Pb, 207Pb, 208Pb, 232Th, 238U 

Photon Machines 社製レーザーアブレーション装置 Analyte G2 

Laser gas Ar-F 

Laser wave length / pulse width 193 nm / <4 ns 

Energy at source 200 mJ 

Focusing lens Imaging optics using field lens and air spaced 

doublet object 

Pulse width 20 ns 

Mass flow gas (He) control 1 0.85 L min−1 

Mass flow gas (He) control 2 0.15 L min−1 

Fluence at laser spot 4.6 J cm−2 

Spot size 
20×20 μm 正方形*, 80×80 μm 正方形**,  

150×150 μm 正方形*** 

Repetition rate 10 Hz 

Scan speed 10 μm s−1*, 100 μm s−1**, 300 μm s−1*** 

Agilent 社製 ICP 四重極型質量分析計 ICP-MS 7700 

プラズマ条件 

RF パワー 1,600 W 

RF マッチング 1.80 V 

サンプリング位置 3.0 mm 

キャリアガス（Ar）流量 0.95−1.00 L min−1 

メイクアップガス流量 0.0 L min−1（無使用） 

希釈ガス流量 0.0 L min−1（無使用） 

レンズ条件 

引き出し電極 1 −170.0 V 

引き出し電極 2 −250.0 V 

オメガバイアス −150 V 

オメガレンズ 9.0 V 

セル入射 −60 V 

セル出射 −90 V 

偏向レンズ 20.0 V 

セル条件 

ガス使用 無し 

OctP バイアス −15.0 V 

OctP RF 200 V 

エネルギーディスクリミネーション −0.4 V 

*標準ガラス試料（NIST SRM 610）による ICP-MS チューニング時の条件 

**石灰華試料 YS-2 及び蒸発岩試料 CFE 分析時の条件 

***鍾乳石試料 AK-1 分析時の条件 
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図 3.2-11 鍾乳石試料 AK-1 の元素イメージングの結果 

試料写真中の小円で囲んだ部位において Be、B、Mg、Mn、Fe、Sr、Ba などが顕著に濃集し

ている。レーザーの形状及び走査速度はそれぞれ 150×150 µm 正方形及び 300 µm s-1。イメージ

ング所要時間は 158 分。 
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図 3.2-11 の続き 
U と Th の両方が濃集している微小部位（直径 200 μm 程度）は白円で囲んである。 
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図 3.2-12 石灰華試料 YS-2 の元素イメージングの結果 

イメージング領域拡大図及び各イメージング画像の左右両側の黒い棒は、Ca 濃度が低い四つ

の層の位置を示す。レーザーの形状及び走査速度はそれぞれ 80×80 µm 正方形及び 100 µm s-1。

イメージング所要時間は 141 分。  
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図 3.2-12 の続き 
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図 3.2-13 蒸発岩試料 CFE の元素イメージングの結果 

レーザーの形状及び走査速度はそれぞれ 80×80 µm 正方形及び 100 µm s-1。イメージング所要

時間は 153 分。 
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図 3.2-13 の続き 
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（2） 同位体分析手法の確立及び高度化 

1）ジルコンの分析による微小領域 U-Pb 同位体分析技術の確立 

平成 27 年度は、LA-ICP 質量分析法や二次イオン質量分析法によるジルコンの U-Pb 年代測定

や希土類元素分析において、標準試料として広く利用されているジルコン 91500（年代値 1065 

Ma; Wiedenbeck et al., 199543)）を用いて、年代既知のジルコン Ybr157（報告年代値 569.5 Ma）

の U-Pb 年代測定を実施した。しかしながら、得られた年代値が報告値に対して有意に古い値（約

600 Ma）を示し、年代一致曲線（以下、「コンコーディア」という）から外れるという問題が生

じていた（図 3.2-14）。この年代値の相違は、分析時における 91500 と Ybr157 の間のレーザー

照射に対する応答の違いから生じていると判断でき、特に Pb/U 比の分析に問題があることが判

明している（日本原子力研究開発機構, 201519)）。この問題の解決を図るため、平成 28 年度はレ

ーザーの照射条件についてより詳細な検討を行った。分析には挟み込み法（以下、「ブラケッティ

ング法」という）によるデータ補正に用いる標準ジルコンとして 91500 を用い、未知試料として

測定するジルコンには、年代標準試料としてより広く利用されている年代既知ジルコン FC1（年

代値1099 ± 0.6 Ma; Paces and Miller, 199344); Compston, 199945); Black et al., 200346); Schmitz 

et al., 200347)）を用いた。分析条件のうち、レーザーの形状、照射法（定点法/走査法）、エネル

ギー密度及び繰り返し周波数を変えて、得られる信号強度の変動を把握し、得られる分析年代値

と報告されている年代値とを比較した。前文において、定点法とはレーザー照射点を動かさずに

特定の点に照射する方法であり、走査法とはレーザー照射点を一定速度で動かして特定の直線、

曲線あるいは面領域に照射する方法である。全ての U-Pb 同位体比測定にはレーザーアブレーシ

ョン装置（Photon Machines 社製 Analyte G2）及びマルチコレクタ ICP 質量分析計（Thermo 

Scientific 社製 NEPTUNE-plus）を用いた。 

 

   
図 3.2-14 平成 27 年度に実施したジルコン Ybr157 の U-Pb 年代測定結果 

（定点法 [二次電子増倍管のみ]） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 
平成 27 年度に実施したジルコン Ybr157 の分析におけるレーザー条件（直径 25 μm 円形、定

点法、エネルギー密度 2.0 J cm-2、繰り返し周波数 5 Hz）では、分析時間の経過とともに U 及び

Pb の信号強度が著しく減衰し、この減衰が Pb/U 比の測定に大きな影響を及ぼしている可能性が

あった。この信号強度の減衰を抑えるため、レーザーの照射法を定点法から走査法へ変更し、FC1

の U-Pb 年代測定を実施した。走査法は定点法と異なり、新しい試料表面を浅く掘削できるため、

信号強度の減衰の抑制が期待できる。一方で、走査領域内の同位体組成が著しく不均質な場合は、
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得られる同位体情報から年代測定を行うことが困難となる。レーザーの照射条件は、10×10 μm

正方形、エネルギー密度 2.0 J cm-2、繰り返し周波数 5 Hz のビームを 30×30 μm の領域で走査

し、測定を行った。質量分析部におけるイオン（202Hg＋、204Pb＋、206Pb＋、207Pb＋、208Pb＋、232Th
＋、238U＋）の（同時）検出には全て二次電子増倍管を用い、マルチイオンカウンティング法で分

析を実施した。結果を図 3.2-15 に示す。 

 

   
図 3.2-15 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（走査法 [二次電子増倍管のみ]） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 
走査法による測定は、定点法と比較して、得られる信号強度は安定するものの、測定データ（図 

3.2-15 中の赤色の楕円）のばらつきが大きく、14 個の測定点から得られた年代値 1172 Ma は報

告値（1099 ± 0.6 Ma）より有意に古い値となった。この原因の一つとして、検出器として用いた

二次電子増倍管における入射イオンの数え落としが考えられる。二次電子増倍管は入射イオンが

多い場合、イオンの数え落としが生じて計数率が悪くなるという特性を有する。ジルコンの測定

においては、238U＋と 206Pb＋及び 207Pb＋の信号強度（U と Pb の存在度）に比較的大きな差（例

えば、FC1 の 238U が約 16 万 cps（cps：count(s) per second：一秒間に計数されるイオン数）の

時、207Pb は約 1500 cps）があり、二次電子増倍管を組合せて測定を実施するマルチイオンカウ

ンティング法では、カウント数の多い検出器と少ない検出器間の計数率の直線的な相関が悪くな

り、分析値に影響を及ぼしている可能性がある。そこで、検出器をファラデーカップ（232Th＋、 
238U＋）と二次電子増倍管（202Hg＋、204Pb＋、206Pb＋、207Pb＋、208Pb＋）の組合せに変更し、FC1

について同様に走査法で分析を実施した。結果を図 3.2-16 に示す。ファラデーカップと二次電

子増倍管を組合せた測定においては、二次電子増倍管のみによる測定の場合に比べて、測定デー

タ（図 3.2-16 中の赤色の楕円）のばらつきが軽減された。しかしながら 16 個の測定点から得ら

れた年代値（約 1050 Ma）は報告値 1099 ± 0.6 Ma より有意に若い。すなわち、ファラデーカッ

プと二次電子増倍管を組合せた分析においても、年代測定の確度は不十分であることが確認され

た。一方で、Pb 同位体分析の結果のみから評価すれば、Pb-Pb 年代は、二次電子増倍管だけを用

いた分析及びファラデーカップと二次電子増倍管を組合せた分析でそれぞれ、1091 ± 48 Ma 及び

1081 ± 45 Ma が得られ、各々の 1σ誤差範囲内に報告値 1099 Ma が含まれる。Tera-Wasserburg

のコンコーディア図（図 3.2-15 の b 及び図 3.2-16 の b）上の測定データの分布を見ても、横軸

の 238U/206Pb 比の測定精度が上がれば、測定値と報告値が一致する傾向にあることが分かる。以

上の結果から、走査法による分析では Pb/U 比を高確度で測定することは困難と判断した。 
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図 3.2-16 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（走査法 [ファラデーカップ+二次電子増倍管]） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 
次に、レーザー照射を走査法から定点法に変更し、照射径やエネルギー密度を変えて分析イオ

ンの信号強度をコントロールし、検出器の組合せをファラデーカップと二次電子増倍管、もしく

は二次電子増倍管のみにして測定を実施した。定点法では、レーザーによる掘削深度が大きくな

ると、ダウンホール分別と呼ばれる分別効果により、信号強度が著しく減衰する。平成 27 年度

までの分析においてもこの効果の影響が確認されていた。ダウンホール分別による信号強度の減

衰を軽減するため、繰り返し周波数については、2-3 Hz の低周波数のみを検討した。検討したレ

ーザー照射条件と検出器の組合せを表 3.2-4 に示す。 

表 3.2-4 検討したレーザー照射・検出器の条件 

 

   

図 3.2-17 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（条件 1） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 
レーザー径 

[μm] 
エネルギー密度

[J cm-2] 
繰り返し周波数

[Hz] 
検出器 

条件 1 40 3.0 3 ファラデーカップと二次電子増倍管 

条件 2 15 3.0 3 二次電子増倍管のみ 

条件 3 20 3.0 2 二次電子増倍管のみ 

条件 4 20 2.0 3 二次電子増倍管のみ 
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測定条件 1 では、レーザーの形状を直径 40 μm 円形とし、レーザー周波数を 3 Hz にして信号

強度の減衰を抑制し、ファラデーカップと二次電子増倍管の組合せでデータを取得した。結果を

図 3.2-17 に示す。18 個の測定点より得られた年代値は 1107 ± 7.9 Ma で、これは報告値の 1099 

± 0.6 Ma と比較して 1σ誤差範囲は重なっており、測定データ（図 3.2-17 中の赤色の楕円）のば

らつきも小さい。この条件で確実に年代測定が実施可能か検証するため、質量分析計の日間変動

を考慮し、測定日を変えたうえで、同一のレーザー条件の下で全 3 回の測定を行い、結果の再現

性を確認した。結果を図 3.2-18 に示す。 

 

   

   

   
図 3.2-18 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（条件 1；3 回繰り返し測定） 

a.-1,2,3. Wetherill コンコーディア図; b.-1,2,3. Tera-Wasserburg コンコーディア図 



 

182 

3 回の測定で得られた年代値は、1107 ± 7.9 Ma、1102 ± 7.8 Ma、1100 ± 10 Ma であり、各々

の 1σ誤差範囲と報告値 1099 ± 0.6 Ma の 1σ誤差範囲は重なっている。これら 3 回の年代測定の

平均値と標準偏差（1σ）は 1103 ± 3.6 Ma であり、これは 0.4％未満の不確かさに相当する。こ

のことから、測定条件1によってPb/U比が比較的高精度かつ高確度に測定できることが判明し、

本事業で導入した LA-ICP 質量分析計を用いたジルコンの微小領域 U-Pb 年代測定をするうえで

良好な条件を突き止めることができた。 

測定条件1がジルコンの微小領域U-Pb年代測定における良好な条件であることが判明したが、

この条件におけるレーザー形状は直径 40 μm（円形）であるため、空間分解能がやや低い。また、

これまでの予察的な測定から、炭酸塩鉱物の U-Pb 同位体分析をする際には、ジルコンと比較し

て U 濃度が著しく低いためにファラデーカップを用いた測定が困難である可能性が高い。そこで、

より高い空間分解能で、信号強度が低い試料に対応した年代測定技術を確立するため、表 3.2-4

に示す測定条件 2-4 で FC1 の年代測定を実施した。測定条件 2-4 では、検出器に二次電子増倍管

だけを用いたマルチイオンカウンティング法を採用している。 

   
図 3.2-19 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（条件 2） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

測定条件 2 での測定では、明らかに測定データが分散し、17 個の測定点より得られた年代値（約

1135 Ma）は、報告値より有意に古い値となった（図 3.2-19）。測定条件 2 では、測定条件 1 に

比べてレーザー径を 15 μm まで小さく絞っているため、（掘削の深度）/（分析点の径）の比率が

大きくなり、ダウンホール分別が顕著に起きていると考えられる。このダウンホール分別の抑制

のために掘削深度を浅くする場合、レーザー径（15 μm）を保持して周波数を小さくするか、も

しくはエネルギー密度を小さくする必要がある。しかしながら、その場合は質量分析部へ導入さ

れる試料量が少なくなり、試料由来の 207Pb の信号強度がバックグラウンドの 207Pb の信号強度

に近づくため、結果としてSignal / Noise比が小さくなり、Pb同位体分析の精度が担保できない。

そのため、レーザー径を 20 μm にわずかに広げ、繰り返し周波数を小さくすることで、ダウンホ

ール分別を抑制する条件を検討した（測定条件 3）。 

測定条件 3 の分析結果を図 3.2-20 に示す。測定条件 3 での分析では、信号強度にレーザー周

波数と同調した有意な周期変動が現れた。18 個の測定点から得られた年代値（1142 ± 6.4 Ma）

は報告値より有意に古く、測定データ（図 3.2-20 中の赤色の楕円）のばらつきが大きくなった。

安定した信号を得るには、レーザーの周波数を 3 Hz 以上にするか、低周波数に起因する信号変

動を抑制するスムージングデバイス（試料をイオン化部（Ar プラズマ）へ導入する直前で撹拌・

均質化する装置）などの導入が必要と考えられる。 
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測定条件 4 での分析では、レーザーの周波数を 3 Hz とし、エネルギー密度を下げることによ

り、ダウンホール分別の抑制を試みた（図 3.2-21）。測定条件 4 では、測定データ（図 3.2-21

中の赤色の楕円）のばらつきは低減された。また、同条件下で再度分析を実施した結果（図 3.2-21 

a.-2 及び b.-2）、良好な再現性が得られたため、測定条件 4 は良好な条件であると判断した。 

   
図 3.2-20 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（条件 3） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 

   

   

図 3.2-21 ジルコン FC1 の U-Pb 年代測定結果（条件 4） 

a.-1,2. Wetherill コンコーディア図; b.-1,2. Tera-Wasserburg コンコーディア図 
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以上のジルコン FC1 の U-Pb 年代測定を基に、導入装置による微小領域 U-Pb 同位体分析技術

を確立した。ジルコンの分析においては、U / Pb 比が高いため、検出器にファラデーカップと二

次電子増倍管を組合せた分析が有効である。20 μm 程度の空間分解能を必要とする分析では、レ

ーザーの繰り返し周波数を下げ過ぎず（3 Hz 以上）、エネルギー密度を下げる（2.0 J cm-2程度）

ことで、ダウンホール分別の影響を軽減させることが重要である。なお、平成 27 年度に U-Pb

年代測定を実施した Ybr157 について、平成 28 年度に検討した条件（表 3.2-4 中の測定条件 1）

を適用し、再測定を実施した結果を図 3.2-22 に示す。得られた U-Pb 年代は 566 ± 9.6 Ma であ

り、1σ誤差の範囲内に報告年代値 569.5 Ma が含まれる。これにより、複数のジルコン試料につ

いて年代測定が可能であることが確認された。 

 

   
図 3.2-22 ジルコン Ybr157 の U-Pb 年代測定結果（条件 1） 

a. Wetherill コンコーディア図; b. Tera-Wasserburg コンコーディア図 

 

LA-ICP 質量分析法による U-Pb 年代測定では、ジルコンに限らず、測定する試料の U 及び Pb

の含有量に応じて適切な分析条件を探る必要がある。これまでの予察的な分析から、炭酸塩鉱物

はジルコンに比べて U 濃度が著しく低く、U と Pb の濃度は同じオーダー（数 ppm）であること

が多い。このことから、炭酸塩鉱物の微小領域 U-Pb 年代測定においては、今回試行した測定条

件 4 と同様の条件で測定を実施する必要があると考えられる。 

 
2）炭酸塩標準試料の選定及び作製 

LA-ICP 質量分析法による同位体分析では、試料にレーザーが照射される時に起きる元素分別

が試料の物理的特性及び化学的特性（マトリックス）に依存するため、マトリックスの同じ標準

試料と未知試料を交互に測定し、未知試料の分析値をブラケッティング法によって補正する手法

が用いられている。そのため、ジルコンや炭酸塩鉱物といった個々の試料に応じて、同じマトリ

ックスの標準試料を使用する必要がある。炭酸塩鉱物の LA-ICP 質量分析では、世界的に見ても

未だに標準試料が選定・開発されておらず、この課題を解決するため、平成 26 年度より標準試

料の選定と評価に取り組んできた。平成 28 年度は、標準試料の選定及び作製を主目的として、

国立大学法人東京大学、株式会社京都フィッション・トラック、学校法人学習院大学及び国立研

究開発法人海洋研究開発機構を締結先とした「レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質

量分析計を用いた炭酸塩鉱物の分析手法の開発」と題した共同研究を実施した。 

この共同研究では、既往研究で湿式 U-Pb 年代測定の実施されている蒸発岩（CFE）中の方解

石（total Pb/U アイソクロン年代：251.5 ± 2.8 Ma [Becker et al., 200220)]）について、LA-ICP
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質量分析法による U-Pb 同位体分析を実施し、標準試料としての有用性を確認した。また、Pb/U

比及び Pb 同位体比が均質な方解石の人工作製を試行した。この人工作製では、U 及び Pb を含

む標準溶液から単相の方解石結晶を沈殿させる方法（以下、「沈殿法」という）及び炭酸カルシウ

ム粉末に U 及び Pb を含む標準溶液を添加してペレットを作製する方法（以下、「ペレット法」

という）を試行した。沈殿法による試料作製では、天然の炭酸塩鉱物の持つ U/Pb 比の多様性を

考慮し、標準溶液中の Pb 濃度を変化させることによって、3 種類の U/Pb 比の異なる方解石の作

製に成功した。ペレット法による試料作製では、元素イメージングによって試料中の U 及び Pb

の分布に不均質が確認された。 

 

（3） 地下水試料の希ガス同位体分析技術の整備 

高分解能マルチコレクタ質量分析計については、平成 27 年度に Ne 同位体分析の整備を行った

が、平成 28 年度は大気を希釈して得た試料を測定することで、He 同位体分析の整備を行った。

整備当初（8 月-10 月）は 3He/4He ピーク強度比が不安定であったが（3He/4He = (1.12 ± 0.35)

×10-6）、イオン源の調整を行ったことにより、その後（11 月-12 月）は安定した比（3He/4He = (1.12 

± 0.08)×10-6）が得られている（図 3.2-23）。測定精度は、通常の He 同位体組成の検討を行うに

は十分な三桁程度が得られている。ただし 3He の感度が想定された感度よりわずかに低いため、

放射起源 4He の多い、すなわち、3He/4He 比の小さい試料（例えば、3He/4He 比が 0.1 Ra 未満；

Ra は地球大気の 3He/4He 比: 3He/4He =1.4×10-6）を分析する場合、測定回数を増やすといった

措置を講じなければ精度が低下すると考えられる。現在、3He ピーク強度が 1 cps 程度の場合に

ついて、10 %程度の精度が得られている。ただし、0.1 Ra ということは大気由来の 4He は 4He

全量の 10 %以下であり、補正値に対する精度の多少の低下が放射起源 4He 量の決定精度に与え

る影響は小さいと言える。 

 

 
図 3.2-23 3He/4He ピーク強度比 

赤色は平成 28 年 8 月-10 月のデータ、青色は平成 28 年 11 月-12 月のデータを示す。各データの誤差棒は

標準偏差を示す。実線及び破線はそれぞれ各期間に得られたデータの平均値と標準偏差を示す。 
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3.2.4 まとめ 

（1） 観察・分析点の選定に係る技術の開発及び高度化 

炭酸塩鉱物の微小領域同位体分析・年代測定の前段階として実施する CL 観察について、

Optical-CL 観察と SEM-CL 観察の適用範囲を定量的に示すことで、対象とする分析領域に応じ

た適切な観察手法を選択することが可能となった。また、炭酸塩鉱物中に包有されている石英な

どの異種鉱物の供給源を明らかにすることにより、試料観察の時点で炭酸塩鉱物の形成年代にあ

る程度の制限を与え得ることが示唆された。 

今回観察した堆積岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物の CL 観察では、CL が確認できなかった。

炭酸塩鉱物の CL の有無と色（波長）は、Fe 及び Mn 濃度に起因していることから、CL の強度

や色を確認することで、炭酸塩鉱物の結晶の成長累帯構造を把握するだけでなく、Fe 及び Mn

濃度を定性的に把握できると考えられる。さらに、CL から得られる定性的な情報から、炭酸塩

鉱物を沈殿させた地下水の組成の大まかな推定ができることが示唆された。 

また、これまで実施してきた CL 観察や EPMA による元素マッピング技術に加え、LA-ICP 質

量分析法による元素イメージング技術が確立したことにより、微小領域 U-Pb 年代測定を行うう

えで有用な元素分布情報を取得できるようになった。 

 
（2） 同位体分析手法の確立及び高度化 

ジルコン試料 FC1 を用いて、平成 26 年度に導入した LA-ICP 質量分析計による微小領域 U-Pb

同位体分析技術を確立した。LA-ICP 質量分析法による微小領域 U-Pb 年代測定においては、ジ

ルコンに限らず、測定する試料の U 及び Pb の含有量に応じて、適切な分析条件を探る必要があ

る。炭酸塩鉱物はジルコンに比べて U 濃度が著しく低く、U 濃度と Pb 濃度は同じオーダー（数

ppm）であることが多いため、ダウンホール分別を抑制しつつ、マルチイオンカウンティング法

で測定する必要があると考えられる。 

炭酸塩鉱物の標準試料の選定については、湿式 U-Pb 年代測定によって年代値が決定されてい

る炭酸塩鉱物試料（CFE 中の方解石）について同位体分析を実施した。その結果、この試料が炭

酸塩鉱物微小領域 U-Pb 年代測定の標準試料として利用できる可能性が示唆された。また、人工

的に単相の炭酸塩鉱物（方解石）を作製することに成功した。人工的に作製した炭酸塩鉱物は、

今後、標準試料としての有用性（U や Pb などの元素の均質性）を確認するほか、U/Pb 比が任意

に調製できるように試作を重ねる必要がある。CFE 中の方解石だけでなく、複数の標準試料が得

られれば、より精度の高い炭酸塩鉱物の年代測定が可能となる。 

 
（3） 地下水試料の希ガス同位体分析技術の整備 

平成 28 年度は、平成 27 年度に実施した Ne 同位体分析の整備に引き続き、大気を希釈して得

た試料を測定することで、He 同位体分析の整備を実施した。その結果、He 同位体組成の議論に

十分な測定精度が得られた。 

 
これら一連の技術開発により、炭酸塩鉱物測定技術に関して、観察から分析までの手順を整備・

高度化した。分析領域の選定にあたっては、CL 観察の適用範囲が明確となり、CL 観察結果から

炭酸塩鉱物を沈殿させた地下水の組成の大まかな推定も可能になりつつある。また、炭酸塩鉱物

中の微量元素分布を明らかにするイメージング技術を整備し、炭酸塩鉱物の微小領域 U-Pb 年代

測定に適した領域を選定する手法を確立した。U-Pb 年代測定については、標準ジルコンの年代

測定により、適切な分析条件を把握することができた。炭酸塩鉱物の年代測定技術の開発には、
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更なる標準試料の選定・開発・検証が必要ではあるが、今後はこれまで選定してきた標準試料を

用いて複数の年代既知試料の年代測定を実施し、技術整備・高度化を行う必要がある。 

地下水試料の希ガス同位体分析技術の整備では、平成 27 年度に実施した Ne 同位体分析の技術

整備に引き続き、He 同位体分析の技術整備を実施した。 
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3.3  地殻変動予測技術 

3.3.1  背景と目的 

地層処分における地質環境の予測及び評価は、過去の自然現象の偏在性や変動傾向に基づき、

将来へ外挿することが基本となる。日本列島における第四紀後期の地殻変動には、変位の向きの

一様性や変位の等速性といった経験則（一様継続性）が見出されている（例えば、笠原・杉村, 

19781) ; 松田, 19882)）。一方で、時系列解析モデル（自己回帰移動平均モデル）の研究例による

と、過去の期間（N）に成り立っていた関係性（定常性）は、将来になればなるほど、その関係

性そのものが変化していると考えられるので、0.1～0.2 N 程度であれば関係性が継続する確率が

高いと考えられている（梅田ほか, 20133)）。また、過去のイベントや変動パターン・規模に係る

記録は、遡る年代や地域によって識別できる分解能が異なることから、外挿による予測結果に伴

う不確かさも様々である。さらに、時間スケールごとの変動方向や速度が大きく異なる場合は、

その地域は一様継続性が成立しておらず、単純な外挿による予測には、より大きな不確実性が伴

う。したがって、外挿法による予測においては、対象とする領域における変動の一様継続性の成

立性が重要となる。 

一般に、単純な外挿によって構築可能な将来の地形・地質モデルは、概念的なモデルに留まる

ため、その時空間的な変動を定量的かつ三次元的に評価することは難しい。また、地殻変動は時

空間的に一様ではなく、地殻内の物性不均質などにも支配されると考えられる。このため、地形・

地質学的手法による過去から現在の長期的な変遷に基づいた帰納的な予測アプローチに加えて、

変動のメカニズムを考慮した運動学的な数値シミュレーションにより、将来の地殻変動を定量的

に評価する演繹的な手法を構築することも重要であると考えられる。これらのことから、本事業

では、地殻変動の一様継続性を評価するための指標について検討するとともに、地下構造の粘弾

性不均質を考慮した数値シミュレーションによって、地形・地質構造の時間発展を定量的に予測

する手法を開発する。 

 
3.3.2  アプローチ 

日本列島は、プレートの沈み込みにより長期にわたって短縮変形を受け続けている。これによ

る地殻変動は、複雑な地形・地質構造で特徴付けられるわが国の地質環境の根元的な形成・変動

要因であり、将来においても継続すると考えられる。しかしながら、測地学的データ及び地質学

的データに基づいて推定されたそれぞれの地殻ひずみ速度は、大きく食い違う（例えば、池田, 

19964)）。その原因として、プレート境界地震に伴う地殻ひずみの解放などが指摘されていること

から（例えば、池田, 19964); 鷺谷, 20045)）、測地学的データのみに基づいて長期にわたる地殻変

動を推定することは困難であると考えられる。そのため、本事業では、地質学的データから推定

される地殻ひずみ速度分布などの過去から現在までの運動像を踏まえつつ、地球物理学的観測か

ら推定される地殻・マントル構造の粘弾性不均質を考慮した数値シミュレーションによって、長

期にわたる地殻変動を推定する手法の構築を試みる。平成 28 年度は、以下に述べる一様継続性

を評価する指標の検討を開始するとともに、モデルの検証に必要な観測を実施しつつ、数値シミ

ュレーションによる地殻変動予測手法の構築に向けた検討を行った。 

 
（1） 地殻変動の予測に係る不確実性（一様継続性）評価指標の検討 

地形・地質学的情報や山地発達モデルによって推定された、日本列島におけるネオテクトニク

スの成立時期によると、第四紀の始めから百万年前頃には、多くの地域において現在の地殻変動

の傾向が始まったと考えられている（梅田ほか, 20133)）。しかしながら、日本海東縁、伊豆半島

周辺、沖縄トラフでは、比較的若い時代（第四紀後半）に変動が開始したと考えられており、変
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動の方向や速度も将来予測の前提となる定常状態、すなわち一様継続に至っていないことが考え

られる。これは、測地学的な変動量と地形・地質情報から推定した変動量に大きなギャップが存

在しているといった観測事実からもその可能性が示唆される。また、背弧海盆の拡大や海溝軸の

移動などといったプレートシステムの転換に関する最近の研究（例えば、Strak and Schellart, 

20146)）によれば、数十万年～数百万年の時間スケールにおけるこれらの現象は、沈み込むスラ

ブの形状や到達深度などに応じたいくつかの段階で加速度的な変動を示すことも指摘されている。 

既に述べたように、地層処分における将来の地質環境の予測・評価は、過去の自然現象の偏在

性や変動傾向に基づき、将来へ外挿することが基本となる。特に外挿法による予測においては、

対象とする領域における変動の一様継続性の成立性が重要となる。そこで、活断層の変位などの

地形・地質学的な情報を基に過去から現在のひずみ速度（地質学的ひずみ速度）を推定し、現在

の Global Navigation Satellite System（以下、「GNSS」という）観測などで推定されるひずみ

速度（測地学的ひずみ速度）との比較による検討を行った。 

 
（2） 地殻変動シミュレーション技術の構築 

地殻変動は空間的に一様ではなく、プレート間の相互作用の他、地殻内の物性不均質にも支配

されると考えられる。特に、長期にわたる地殻変動をシミュレーションによって評価する際には、

地下の温度構造や、近年明らかになりつつある地殻流体の存在などに伴う粘弾性不均質を考慮し

たシミュレーションにより、地殻の非弾性変形を模擬することが重要と考えられる。このため平

成 27 年度は、2011 年東北地方太平洋沖地震に伴って顕著な沈降が確認されている東北地方の火

山地域（Takada and Fukushima, 20137); Ozawa and Fujita, 20138)）を対象として、合成開口

レーダ（Synthetic Aperture Radar: 以下、「SAR」という）及び GNSS 観測データから地震後

の地殻変動を求め、地殻深部の流体に関する粘性係数の推定を行った。また、粘弾性不均質を考

慮したシミュレーションの実施に向けた検討として、2011 年より茨城県・福島県県境付近におい

て活発化した群発地震活動域を対象とした二次元シミュレーションを実施した。平成 28年度は、

これらの成果を踏まえ、九州南部のせん断帯を事例として三次元シミュレーション技術の構築に

関する検討を進めた。 

 
（3） 過去から現在の地殻変動に係るデータの取得 

本事業で構築する地殻変動シミュレーションの解析結果との比較や検証を行うために必要とな

る、過去から現在の地殻変動に係るデータの取得を実施した。平成 27 年度までに、国土地理院

の GNSS 連続観測システム（GNSS Earth Observation NETwork system: 以下、「GEONET」

という）観測網で 1998 年 1 月 1 日から 2001 年 12 月 31 日に観測された GNSS データの変位速

度を用いてひずみ速度の推定を行い、北緯 32°付近の幅約 50 km の範囲におけるせん断ひずみ速

度の高い領域（以下、「せん断帯」という）の分布を示した（図 3.3-1、図 3.3-2）。同領域でせ

ん断ひずみ速度が大きいことは、これまでに Takayama and Yoshida (2007)9) や Wallace et al. 

(2009)10) によっても指摘されているが、その活動に対応する明瞭な活断層の存在が認められてい

ないことなどから、せん断帯は比較的若い時代に開始した活動により生じているとも考えられる。

また、この領域下の地殻には流体の存在が見出され、せん断帯での活動との関連性も指摘されて

いる（Aizawa et al., 201411); Umeda et al., 201412)）。これらの背景から、九州南部のせん断帯を

対象とした古地磁気測定、SAR 観測データ解析を実施するとともに、より詳細な地殻変動の特徴

を把握するための GNSS 稠密観測を開始した。平成 28 年度は、このせん断帯を対象とした GNSS

稠密観測を継続してデータを蓄積するとともに、応力インバージョン法による地殻応力場の推定、

既に取得した古地磁気測定データの再解析を実施した。 
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図 3.3-1 GNSS 変位速度データより推定されたせん断ひずみ速度 

1998 年 1 月 1 日～2001 年 12 月 31 日の国土地理院 GEONET F3 解より各観測点での速度を推

定し、Shen et al. (1996)13) の手法で推定したせん断ひずみ速度。九州北部と九州南部にせん断ひ

ずみ速度の大きな領域が確認できる。九州南部においては、北緯 32°付近に九州地方を東西に横

切るようなせん断帯が確認できる。その大きさは約 1.2×10-7 yr-1で幅 50 km 程度である。 

 

 

図 3.3-2 横ずれ断層の固着に伴うせん断ひずみ速度の空間変化 

横軸は断層の走向に対して直交方向の距離を示し、断層は 0 km に存在すると仮定した。また、

固着域上限の深さを 0 km とし、固着域下限の深さを変化させた場合の計算結果を示した。せん

断ひずみ速度は、Segall (2010)14) の理論式に基づき、断層の傾斜角を 90°、相対運動速度を 5 mm 

yr-1 として計算した。図 3.3-1 のせん断ひずみ速度の分布と比較して、緑色で示した曲線の分布

に近いことから、九州南部のせん断帯の固着域は 0～5 km の深さであると推測される。 
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3.3.3  実施結果 

（1） 地殻変動の予測に係る不確実性（一様継続性）評価指標の検討 

1)  これまでの成果と課題 

地層処分における将来の地質環境の予測・評価に関して、特に外挿法による予測においては、

対象とする領域における変動の一様継続性の成立性が重要となる。ここでは、その評価指標につ

いて検討するため、地形・地質学的情報に基づく地質学的ひずみ速度と、GNSS 観測などによっ

て推定される測地学的ひずみ速度との比較による検討を行う。 

平成 27 年度は、産業技術総合研究所が公開している活断層データベース（産業技術総合研究

所, 201515)）に記載された 418 セグメントの断層パラメータを用いて、地質学的ひずみ速度の推

定を行った。ここでは、地震モーメントと地震モーメント水平成分に係る理論式に着目し、

Wesnousky et al. (1982)16)を参考に、日本列島上に仮定された 80 km×80 km の個々の領域にお

ける平均的なひずみ速度を計算した（図 3.3-3）。大局的な特徴として、海洋プレートの沈み込み

方向に短縮変形が卓越し、中部日本を含む西南日本では、概ね南北～北東－南西方向の伸長変形

が認められた。各領域の特徴は、北海道には、ほぼ南北走向の逆断層が多数分布しているので、

10-8 yr-1 オーダーの東西短縮が確認でき、断層の短縮を反映した結果を示している。東北地方で

は、前弧域に比べて奥羽脊梁山地付近に多くの活断層が分布し、概ね東西方向の短縮（1.2×10-9 

～1.4×10-8 yr-1）が見られ、ひずみ速度も前弧域に比べて大きい。関東地方北東部では、活断層

の分布がまばらで平均変位速度も小さいため、10-9 yr-1 以上のひずみ速度は得られていない。北

陸～中部地方内陸部では、新潟－神戸歪集中帯（Sagiya et al., 200017)）に位置する領域であるこ

とから、これらに対応した大きなひずみ速度が推定された。特に、牛首、跡津川及び高山・大原

断層帯を含む領域では、短縮のみでなく顕著な伸長が推定され、それらの領域でのひずみ速度は、

N96.8～97.4°E 方向に 3.0～5.2×10-8 yr-1の短縮、N6.8～7.4°E 方向に 1.5～2.6×10-8 yr-1の

伸長であった。さらに、平均変位速度が 9.1 m/1,000 yr と推定される牛伏寺断層を含む領域では、

N96.8°E 方向に最大の 5.2×10-8 yr-1の短縮となった。四国地方では、N108.0～124.7°E 方向

に 1.5～2.7×10-8 yr-1の短縮、N18.0～34.7°E 方向に 1.5～2.6×10-8 yr-1の伸長が見られ、中部

地方と同様、短縮と伸長ひずみ速度の大きさがほぼ同じであることは、横ずれ断層の運動を反映

した結果であることを示す。四国地方では、中央構造線の活動がその役割を果たしていると考え

られる。中国地方では、活断層の分布が少ないために顕著なひずみ速度は得られていないが、兵

庫県、岡山県、島根県、山口県でのひずみ速度は、東西短縮の変形を示した。九州地方では、九

州北部と島原－別府地溝帯の東部と西部に活断層が分布するものの、平均変位速度が小さいので、

大きなひずみ速度は得られていない。ただし、島原－別府地溝帯内の領域では、N4.5～9.6°E

方向に 9.6×10-9～1.4×10-8 yr-1の伸長ひずみ速度が推定された。これらの結果は、Wesnousky et 

al. (1982)16)や Kaizuka and Imaizumi (1984)18)らが推定したひずみ速度の結果と調和的であっ

た。 

以上に述べた平成 27 年度の解析結果は、1980 年代に行われた先行研究と調和的であるが、そ

れらの先行研究に対し、活断層データが最近の調査及び研究により更新されている。しかし、ひ

ずみ速度を推定する領域内に含まれる活断層の数やひずみ速度の推定領域の面積（または体積）

の取り方で、ひずみ速度の大きさが変化してしまう。また、活断層が分布しない領域のひずみ速

度は推定できない。さらに、上下方向の地殻変動については議論できないといった欠点がある。

そこで、平成 28 年度は、新たなアプローチとして、ディスロケーション（断層の食い違い）モ

デルによって推定される地表での変位速度を基に、地質学的ひずみ速度の推定を行った。 
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図 3.3-3 従来の手法により推定された地質学的ひずみ速度 

概ね 80 km×80 km の領域でグリッドを作成し、ひずみ速度の計算を行った。左上の短縮軸・

伸長軸分布については、個々の断層セグメントでの地震モーメント量を同一にして計算を行って

おり、線の長さはひずみ速度の大きさを示していないことに注意が必要である。 

 
2)  ディスロケーションモデルに基づく地質学的ひずみ速度の推定 

① 日本列島全域を対象とした地質学的ひずみ速度の推定 

ディスロケーションモデルに基づく地質学的ひずみ速度の推定にあたっては、平成 27 年度と

同様に、産業技術総合研究所が公開している活断層データベース（産業技術総合研究所, 201515)）

に記載された平均変位速度がゼロでない 443 セグメントの断層パラメータを用いて、地質学的ひ

ずみ速度の推定を行った。ディスロケーションによる地表面の変形は、Okada (1985)19)や Okada 

(1992)20)により理論が構築されており、これらの理論を用いて活断層の断層運動に伴う地表での

変位速度を推定した。 

ディスロケーションモデルを適用するにあたって、まず断層の形状が必要となる。そこで、活

断層データベースより、断層の走向、傾斜角、長さなどの情報を基に各断層面の形状を仮定した。

ここで、断層面（固着域）下端の深さは、上部地殻と下部地殻の境界面の深さであると考えられ

ている 15 km とした。また、すべり量は 1,000 年あたりの平均変位速度とし、すべり方向（ ：

レイク角）は、正断層型をλ= －90°、逆断層型をλ= 90°、左横ずれ型をλ= 0°、右横ずれ型を

λ= 180°とした。地表での変位を計算する地点として、国土地理院の GEONET の 1,186 観測点

の位置を割り当てた。 

以上の解析により推定した内陸活断層の運動に伴う地殻変動は、水平方向で最大 4 mm yr-1、

上下方向は最大で 1 mm yr-1の沈降及び 3 mm yr-1の隆起を示した（図 3.3-4、図 3.3-5）。この

うち上下変動については、日本列島の多くの領域において 0.3 mm yr-1程度の隆起を示し、新潟

－神戸歪集中帯と東海地方（静岡県～愛知県）の太平洋側の領域では 1 mm yr-1の沈降を示す。

また、GPS 速度や水準測量による結果（村上・小沢, 200421)）では、東北日本の太平洋側におい

て 5 mm yr-1程度の沈降が示されており、東北地方の太平洋側では長期的に見て隆起、短期的に
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は沈降という従来からの指摘については、本研究の結果においても同様に、地質学的な推定結果

と測地学的な推定結果の違いが認められた。 

ひずみ速度については、ディスロケーションモデルに基づいて得られた矩形断層のすべりに伴

う地表での変位速度を入力値として、Shen et al. (1996)13) の手法を用いて推定した。この手法は、

緯度・経度方向に一定間隔のグリッドを設置し、個々のグリッド周辺のある一定半径内に収まっ

た変位速度データを用いて、水平方向のひずみ速度を推定するというものである。ここでは、緯

度・経度方向に 20 km 毎に設定し、各グリッドポイントを中心として直径 40 km 内に位置する

変位速度のデータを使用してひずみ速度を推定した。図 3.3-6 に得られたひずみ速度の主軸分布

を示す。大局的な傾向として、脊梁山地の東西方向の短縮、新潟－神戸歪集中帯の北西－南東方

向の短縮、伊勢湾周辺の東西方向短縮、中央構造線沿いの短縮と伸長、九州地方の南北伸長が示

された。これらの結果は、平成 27 年度に示した結果（図 3.3-3）と調和的である。また、ひずみ

速度の大きさは 10-9～10-8 yr-1オーダーであった。 

今回のディスロケーションモデルの適用によって、ひずみ速度を算出する位置の任意性が平成

27 年度の結果と比べて増加し、理論上では活断層が分布しない領域においてもひずみ速度が得ら

れるようになった。次項では、このアプローチによって推定された地質学的ひずみ速度の妥当性

に関する検討結果についても述べる。なお、今回の解析では、媒質（地殻）として半無限弾性体

を仮定している。しかし実際には、下部地殻や上部マントルの粘弾性応答も地殻変動にある程度

寄与することが予想される。このような粘弾性の効果について、長い時間スケールを対象とした

地質学的ひずみ速度の推定にどの程度の影響を及ぼすのかを評価することも、課題の一つとして

挙げられる。 

 

   
 

  
図 3.3-4 ディスロケーションモデルに基づいて推定した変位速度（水平成分） 
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図 3.3-5 ディスロケーションモデルに基づいて推定した変位速度（上下成分） 

青色が沈降、赤色が隆起を示す。 

 

   

  
図 3.3-6 活断層データより推定したひずみ速度の主軸分布 

青色が短縮、赤色が伸長を示す。 
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② 九州地方を事例とした一様継続性評価指標の検討 

2016 年に発生した熊本地震（以下、「2016 年熊本地震」という）は、活断層として認定されて

いる布田川・日奈久断層の運動により生じたと考えられている。これらの活断層については、先

に述べたように活断層データベース（産業技術総合研究所, 201515)）に平均変位速度などの情報

が記載されている。ここではまず、ディスロケーションモデルに基づいて推定される過去の地殻

変動の妥当性を検討するため、2016 年熊本地震によって解放されたひずみと過去の断層の活動履

歴より推定されるひずみ速度を比較した。 

まず、2016 年熊本地震によって解放されたひずみを推定するため、GEONET F3 解（中川ほ

か, 200922)）を用いて、地震時の変位を計算した。ここでは、2016 年 4 月 1 日～13 日までの

GEONET 観測点の日座標の平均値を地震前の観測点座標値とし、地震が発生した 2016 年 4 月

16 日の日座標値と地震前の観測点座標との差を地震時の変位として、ひずみの推定に用いた。な

お、ひずみの推定には、Shen et al. (1996)13)の手法を用いた。図 3.3-7 には、ひずみ推定のため

の入力値として用いた地震時変位分布と、推定されたひずみ主軸分布、せん断ひずみ分布、面積

ひずみ分布を示した。ひずみ主軸分布については、震源域近傍では、大きさ(5.6 ± 1.7)×10-6

で N69～78°E 方向への短縮、大きさ(3.8 ± 3.2)×10-6で N12～21°W 方向への伸長が推定され

た（図 3.3-7(b)）。せん断ひずみについては、布田川・日奈久断層の境界付近に顕著なピークが示

され、(7.1 ± 2.8)×10-6 のせん断ひずみが解放されたことが明らかになった（図 3.3-7(c)）。ま

た、面積ひずみについては、布田川断層の東端及び西端に膨張域が認められ、それぞれ(8.9 ± 4.7)

×10-6、(7.6 ± 3.5)×10-6 と推定された（図 3.3-7(d)）。一方、布田川断層の北側と南側には収

縮域が認められ、それぞれ(2.8 ± 1.1)×10-6、(4.8 ± 5.1)×10-6と推定される。これら収縮及び

膨張のパターンは四象限的な分布傾向を示すことから、ここで推定された地殻変動は、右横ずれ

成分に卓越した断層運動によって引き起こされたと言える。 

本検討ではさらに、2016 年 4 月 16 日の本震（M7.3）以降の余効変動についても、同様の解析

を行った。解析に使用する変位データについては、2016 年 4 月 17 日の GEONET F3 解に示さ

れる座標値と 2016 年 6 月 27 日～7 月 2 日までの GEONET 観測点の日座標の平均値との差をと

り、地震発生後約 2.5 ヶ月間の余効変動とした。図 3.3-8 には、地震発生後約 2.5 ヶ月間の余効

変動と、推定されたひずみ主軸分布、せん断ひずみ分布及び面積ひずみ分布を示している。ひず

み主軸分布については、震源域近傍では、大きさ(2.5 ± 1.7)×10-7で N72～86°E 方向への短縮、

大きさ(5.0 ± 2.6)×10-7で N4～18°W 方向への伸長が推定された（図 3.3-8(b)）。せん断ひずみ

については、本震時同様、布田川・日奈久断層の境界付近に顕著なピークが示され、(6.4 ± 1.1)

×10-7のせん断ひずみが解放されている（図 3.3-8(c)）。面積ひずみについては、本震時同様、布

田川断層の東端・西端に膨張域（大きさ(5.0 ± 2.3)×10-7、(7.0 ± 1.7)×10-7）、北側・南側に

収縮域（大きさ(2.8 ± 0.6)×10-7、(2.6 ± 1.5)×10-7）が推定された（図 3.3-8(d)）。これらの

結果から、余効変動で解放されたひずみの空間分布パターンは、本震発生時のひずみ解放と類似

し、その大きさは本震時の概ね一割程度であることが明らかとなった。 

続いて、活断層データベースに基づき、過去の断層の活動履歴より地質学的ひずみ速度を推定

した。ここでは、今回の地震に関与したと考えられる、布田川セグメント、御船セグメント（日

奈久断層北部のセグメント）の断層パラメータを用いて、ディスロケーションモデルに基づいて

GEONET 観測点における地表面の変位速度を計算した。さらに、それらを入力値として、Shen 

et al. (1996)13)の手法でひずみ速度を推定した。図 3.3-9 には、ひずみ速度推定のための入力値と

して用いた変位速度（布田川セグメント、御船セグメントが同時に動いた場合に GEONET 観測

点で期待される変位速度）分布と、推定されたひずみ速度の主軸分布、せん断ひずみ速度分布、

面積ひずみ速度分布を示した。ひずみ速度主軸分布について、震源域近傍では(1.3 ± 1.0)×10-9 
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yr-1で N47～83°W 方向への短縮、(1.8 ± 0.5)×10-9 yr-1で N7～47°E 方向への伸長が推定され

た（図 3.3-9(b)）。せん断ひずみ速度については、地震時のせん断ひずみ分布と同様に、布田川・

日奈久断層の境界付近に顕著なピークが示され、その大きさは(2.3 ± 0.7)×10-9 yr-1であった（図 

3.3-9(c)）。また、面積ひずみ速度については、布田川断層を境にして顕著な収縮・膨張の四象限

パターンが認められる。この断層の西側の膨張ひずみ速度の大きさは(1.8 ± 0.8)×10-9 yr-1、北

側の収縮ひずみ速度の大きさは(2.7 ± 1.2)×10-9 yr-1と推定された（図 3.3-9(d)）。 

図 3.3-7(c)と図 3.3-9(c)より、せん断ひずみ分布とせん断ひずみ速度分布のパターンが類似し

ていることがわかる。また、今回の地震に伴って解放されたせん断ひずみを地質学的ひずみ速度

のせん断成分で割ることで、簡易的に断層の活動間隔を算出した。その結果、断層の活動間隔は

3,100±1,554 年となり、活断層データベースに記載された布田川セグメント（平均活動間隔 3,100

年）や御船セグメント（平均活動間隔 4,400 年）の活動間隔と整合的な結果が得られた。なお、

図 3.3-10 には、布田川・日奈久断層沿いの 2016 年熊本地震に伴うひずみ分布について示した。

この図は、GNSS データより推定した地震時・後の地殻変動を基に求めたせん断ひずみの空間分

布を示している。地質学的に推定されるせん断ひずみについては、先に述べた断層の活動間隔に

ディスロケーションモデルに基づいて推定した地質学的ひずみ速度を掛けて、せん断ひずみとし

た。この結果によると、青色で示した地震時に解放されたひずみ量と赤色で示した地質学的デー

タより推定される一回の地震で解放されるひずみ量とが調和的であることがわかる。以上の結果

は、2016 年熊本地震が、地形・地質学的手法によって推定されている過去の断層活動と同様の規

模・特性であったことを示すとともに、ディスロケーションモデルに基づいて地質学的ひずみ速

度を推定するといった今回のアプローチが概ね妥当であることを示唆すると考えられる。 

地殻変動の一様継続性を評価するためには、異なる時間スケールの地殻変動場を示す複数の情

報を比較することも有用な手段の一つとなり得ると考えられる。ここでは九州地方を事例として、

ディスロケーションモデルに活断層データを適用することによって推定されたせん断ひずみ速度

分布（3.3.3 (1) 2)を参照）と、GNSS データによって推定されたせん断ひずみ速度分布との比較

を行った（図 3.3-11）。この結果によると、両者のせん断ひずみ速度には、およそ一桁のギャッ

プが認められる。このことは、地質学的ひずみ速度は活断層の運動に伴うひずみの解放過程を示

していることに対して、測地学的ひずみ速度はその蓄積過程を表していることにも起因すると考

えられる。一方で両者のパターンに着目すると、九州北部のせん断ひずみ速度は調和的な傾向を

示すが、九州南部では整合的ではない。すなわち、測地学的に推定された現在のひずみ速度分布

に認められるせん断帯の特徴は、活断層データから推定された過去から現在のひずみ速度分布に

は全く認められていない。両者の比較によって認められるこのような特徴の相違は、九州南部の

せん断帯が比較的若い時代に生じた活動であると考えられることと調和的である。これらのこと

から、ディスロケーションモデルに基づく地質学的ひずみ速度の推定や、その結果と測地学的ひ

ずみ速度との比較は、地殻変動の一様継続性を検討する上で、有用な情報を与えることができる

ことを示唆すると考えられる。ただし、九州地方の活断層の分布やタイプは地域性が大きい。今

回の検討ではせん断ひずみ速度のみに着目しているため、今後はせん断ひずみ速度分布のみなら

ず他のパラメータを含めた検討も重要と考えられる。 
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図 3.3-7 2016 年熊本地震時の地殻変動とひずみ分布 

(a) 2016 年熊本地震時の変位：国土地理院の GEONET F3 解を用いて計算し、地震時変位の大

きかった二つの観測点（950465：熊本、960701：長陽）について観測点コードを付した。また、

活断層を灰色の直線で示している。（図(c)、(d)も同様）(b) ひずみの主軸分布：短縮を青色で、

伸長を赤色で示した。(c) せん断ひずみ分布：黒色の丸はひずみ推定に使用した GEONET 観測点

を示す（(d)も同様）。(d) 面積ひずみ分布：赤色が膨張、青色が収縮を示す。 
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図 3.3-8 2016 年熊本地震の余効変動とひずみ分布 

(a) 2016 年熊本地震の余効変動による変位：2016 年 4 月 17 日より 7 月 2 日の約 2.5 ヶ月間の

国土地理院の GEONET F3 解を用いて計算した。また、活断層を灰色の直線で示している。（図(c)、

(d)も同様）(b) ひずみの主軸分布：短縮を青色で、伸長を赤色で示した。(c) せん断ひずみ分布：

黒色の丸はひずみ推定に使用した GEONET 観測点を示す（(d)も同様）。(d) 面積ひずみ分布：赤

色が膨張、青色が収縮を示す。 
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図 3.3-9 活断層データより推定される変位速度とひずみ速度分布 

(a) 2 つの活断層（布田川・御船セグメント）の運動により計算される変位速度：変位速度の計

算は、GEONET 観測点の位置で行った。また、活断層を灰色の直線で示している。（図(c)、(d)

も同様）(b) ひずみ速度の主軸分布：短縮を青色で、伸長を赤色で示した。(c) せん断ひずみ速度

分布：黒色の丸はひずみ推定に使用した GEONET 観測点を示す（(d)も同様）。(d) 面積ひずみ速

度分布：赤色が膨張、青色が収縮を示す。 
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図 3.3-10 2016 年熊本地震による布田川・日奈久断層沿いのひずみ収支 

 A-B の測線に沿ったせん断ひずみの分布を示す。青色は、2016 年 4 月 16 日と 2016 年 4 月 1

～13 日までの GEONET 観測点座標の平均値との差より推定した 2016 年熊本地震に伴うオフセ

ットより求めたせん断ひずみ、赤色は、活断層データより推定したひずみ速度を基に活動間隔を

掛け合わせて算出したせん断ひずみを示す。水色は、GNSS データから推定された本震後約 3 カ

月の余効変動によるせん断ひずみを示す。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 3.3-11 異なるデータより推定したせん断ひずみ速度 

せん断ひずみ速度の推定に用いた GNSS 速度データ（上左図）、GNSS 速度データより推定し

たせん断ひずみ速度（上右図）、活断層データから推定した水平変位速度（下左図）、推定したせ

ん断ひずみ速度（右下図）の分布を示す。（せん断ひずみ速度は yr -1単位で表示） 
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（2） 地殻変動シミュレーション技術の構築 

1)  これまでの成果と課題 

これまで本事業では、地殻変動シミュレーション技術の構築に向けた検討として、測地学的観

測データを用いた地殻流体の粘性係数の推定、その存在を考慮した二次元粘弾性地殻変動シミュ

レーションを実施した。このうち、地殻流体の粘性係数の推定では、2011 年東北地方太平洋沖地

震に伴って局所的な沈降が生じた東北地方の火山地域（Takada and Fukushima, 20137)）を対象

に、干渉 SAR解析及びGNSS観測データ解析によって、地震後の地殻変動を推定した（図 3.3-12）。

さらに、これによって推定された、地震発生時の急激な沈降から定常状態に至る地殻の粘弾性的

挙動から、沈降の原因と考えられる火山下のマグマ溜りに係る粘性係数は 3×1017 Pa・s（時定数

約 4 ヶ月）程度であると推定した。この結果は、マントルの粘性係数よりも 1～2 桁小さいため、

マグマ溜り周囲の粘弾性体は非常に柔らかいことを示唆する。 

その結果を踏まえた二次元地殻変動シミュレーションでは、2011 年東北地方太平洋沖地震の発

生後、正断層型の群発地震活動が活発化した茨城県・福島県県境付近（例えば、Kato et al., 201123)）

を事例として、粘弾性体としての地殻流体を考慮した粘弾性シミュレーションを実施した。ここ

では、地震波トモグラフィー（Zhao, 201524)）や MT 法（Umeda et al., 201525)）によって見出

された群発地震活動域下の地殻流体を粘弾性体と仮定し、北米プレート－太平洋プレート間にお

けるカップリング（Hashimoto et al., 200926)；Uchida and Matsuzawa, 201127)）を考慮したモ

デル（図 3.3-13）に基づいた計算によって、地域的な地殻変動に対する地殻内の流体の寄与につ

いて検討した。その結果、深部流体分布域の上部で鉛直上向きの変位が卓越すること、深部流体

分布域の直上では圧縮場である一方で、それ以浅では伸長場であるとの傾向が認められた（図 

3.3-14）。これらの結果は、当該地域における応力場の特徴（Yoshida et al., 201528)）を定性的に

再現していることから、地殻内に存在する深部流体が、その周辺の地殻変動場に寄与している可

能性を示唆する。 

しかしながら、一般に地殻やマントルの構造は、三次元的に不均質である（例えば、Zhao et al., 

199229)）。また、特に西南日本に沈み込むフィリピン海プレートの形状は複雑である（例えば、

Hirose et al., 200830)）ことから、その沈み込みによって陸側プレートへ作用する外力もまた三次

元的に不均質となる。このため以降では、九州南部のせん断帯を事例として三次元シミュレーシ

ョン技術の検討を行った。 

 

 
図 3.3-12 GEONET 点 020934 の鉛直変位時系列 

赤の実線がフィッティングの結果を表す。 
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図 3.3-13 二次元有限要素法によるシミュレーションのセットアップ 

灰色の領域が低比抵抗域に対応する粘弾性体を表す。 

 

 

図 3.3-14 二次元有限要素法による 100 年間の粘弾性シミュレーション結果 

正負でカラーのスケールが異なることに注意。a) 地形変化。実際の地形変化を 3,000 倍に

強調したもの。カラーは鉛直変位量。b) 水平応力。正の値（赤）は伸長を、負の値（青）は

圧縮を示す。 

 
2)  三次元シミュレーション技術の検討 

ここでは、シミュレーションによる九州南部のせん断帯の再現性を検討するため、同領域を対

象領域として、有限差分法コード FLAC3D ver. 5.0（Itasca, 201731)）を用いて粘弾性不均質を

考慮した三次元数値シミュレーションを試行した。FLAC3D では、陽解法を用いることにより物

理的に不安定な問題についても、安定的な解が得られる。陽解法は、衝突や落下問題など非線形

性が強く、非常に短い時間スケールで生じる現象に対して有効であることが知られている。安定

的な解析を行うためには、クーラン条件を満たすようなタイムステップでの計算が要求される。

また、陰解法とは異なり連立方程式を解かないため、1 タイムステップあたりの計算量が少なく、

小さなメモリ容量で計算が可能であるという長所がある。計算では、連立方程式を解かない代わ
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りに、現在のタイムステップにおける解を基準として次のタイムステップの解を計算するため、

直前の解（現在のタイムステップにおける解）の影響が大きく、タイムステップを大きく設定し

過ぎると解が発散してしまうといった短所もある。 

本事業では、解析領域内をすべて弾性体と仮定した均質なモデルと、地球物理学的情報を基に

粘弾性不均質を仮定した不均質なモデルについて、それぞれ数値シミュレーションを実施した。

モデル領域は、九州地方のほぼ全域をカバーする、南北 300 km、東西 200 km、深さ 30 km の

領域であり、均質・不均質モデルともに節点 120,156 点、要素は全て六面体で構成される。要素

の大きさは、水平方向 4 km、上下方向 1 km（ただし、後述する粘弾性不均質モデルの火山フロ

ント部分については、要素の上下方向の長さが 0.66～1.33 km）とした（図 3.3-15）。境界条件

は、フィリピン海プレートの沈み込み及び沖縄トラフの拡大に伴う変位速度を考慮した（図 

3.3-16）。九州地方をアムールプレートとみなした場合、フィリピン海プレートの収束速度は、グ

ローバルなプレート運動モデルに従うと、約 6～7 cm yr-1と推定される（Sella et al., 200232)；

DeMets et al., 201033)）。一方で、豊後水道では、M7 クラスに相当するスロースリップイベント

により定期的にプレート沈み込みによる一部の弾性ひずみが解放されていること（Hirose et al., 

199934)；Miyazaki et al., 200335)；Ozawa et al., 201336)）や、豊後水道の南方沖合に位置する海

域では、1968 年、1996 年に発生した日向灘地震のような低角逆断層型地震が周期的に発生して

いること（Yagi et al., 199937)；Yagi et al., 200138)）が知られている。これらを踏まえると、グ

ローバルなプレート運動モデルから予想される約 6～7 cm yr-1の収束速度は、境界条件としては

やや過大であると考えられる。さらに、GNSS 速度場に示される九州地方北東部の地殻変動（例

えば、Takayama and Yoshida, 20079)；Wallace et al., 200910)）は、フィリピン海プレートの収

束方向への変動が卓越しており、沖縄トラフの拡大の影響よりもプレート沈み込みによる影響の

方が支配的である。他方、九州地方南部における沖縄トラフの拡大速度は、GNSS 速度場より約

1 cm yr-1であることが推定されている（Nishimura et al., 200439)）。以上を合わせて考えると、

九州地方北東部の沈み込みの影響は、少なくとも沖縄トラフ拡大速度よりは大きいと予想される。

このことから、フィリピン海プレートの沈み込みよる境界条件は、暫定的に 3 cm yr-1、沖縄トラ

フの拡大による境界条件は 1 cm yr-1 と仮定した（図 3.3-16）。また、モデル領域の底面（深さ

30 km）はローラー条件を課し、上下方向には不動とした。さらに、モデル領域の側面は自由境

界とした。 

モデルを構成する媒質について、弾性体を仮定した均質なモデルでは、剛性率を 30 GPa、ポ

アソン比を 0.25 とした。一方で、粘弾性不均質を考慮したモデルについては、上部地殻を厚さ

15 km の弾性体（剛性率を 30 GPa、ポアソン比を 0.25）、下部地殻を厚さ 15 km の Maxwell 粘

弾性体（剛性率を 30 GPa、ポアソン比を 0.25、粘性率 1021 Pa・s）と仮定した。なお、粘性率

については、Kaufmann and Amelung (2000)40) を参照した。また、既存の研究によって推定さ

れている地震発生層の下面深度分布や三次元地震波速度構造などの情報を踏まえ、九州地方を南

北に横切るような幅 40 km の火山フロントを設定した（図 3.3-15）。さらに、MT 法電磁探査に

よって推定された比抵抗構造（Umeda et al., 201412)）を基に、地殻流体が存在する領域として、

九州南部のせん断帯直下（深さ 10～30 km）の背弧側に粘性の低い領域（粘性率 1018 Pa・s、図 

3.3-15 の赤色でハッチを付した部分）を設定した。なお、今回のシミュレーションでは、重力の

効果を考慮していない。また、このシミュレーションでは、各モデルとも外力を作用させてから

30,000 年後までの計算を行っている。 
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図 3.3-15 モデル領域と構造及び媒質 

（上）均質なモデル、（下）粘弾性不均質を考慮したモデル。赤色の点線で囲んだ 

X=180～210 km、Y=40～120 km の領域に粘性率の低い領域を設定した。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3.3-16 モデルに与えた変位速度境界条件 

 
解析で設定した、九州南部のせん断帯及び火

山フロントの位置についても示した。緑色の太

線で示した領域に、黄色の矢印で示した方向へ

沖縄トラフの拡大とフィリピン海プレートの沈

み込みによる変位速度の境界条件を導入した。 
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以上に述べた数値シミュレーションの結果を図 3.3-17 以降に示す。均質なモデル及び粘弾性

不均質を考慮したモデルともに、フィリピン海プレートの沈み込みと沖縄トラフの拡大による効

果を考慮することによって、東西方向に延びるせん断ひずみ速度の大きな領域を定性的に再現す

ることができた。ここで、均質なモデルに関するせん断ひずみ速度の分布については、鉛直方向

にほとんど変化がなかった。一方、粘弾性不均質を考慮したモデルでは、せん断ひずみ速度分布

の空間変化が非常に大きいことがわかる（図 3.3-17）。今回の不均質モデルでは深さ 10～15 km

以深に粘性率の低い領域を設定したが、粘性率の低い領域の直上には、局所的にせん断ひずみ速

度の大きな領域が現れ、それらが地表へと繋がる様子が認められた（図 3.3-17 の下図の破線部、

図 3.3-18）。この特徴は、GNSS 観測データに基づいて推定された九州地方のせん断ひずみ速度

分布（Wallace et al., 200910)）にも認められている。以上の結果は、地殻内に存在する流体が、

その周辺の地殻変動場に密接に関与していることを示唆すると考えられる。 

今回のシミュレーションでは、変位速度を境界条件として導入した。図 3.3-17 からわかるよ

うに、速度 0 cm yr-1で自由境界とした領域と 3 cm yr-1で変位する領域の境界部分にせん断ひず

み速度コントラストが現れている。この現象については、不連続な境界条件を設定したことが原

因である可能性が高いと考えられる。したがって、観測から明らかとなっている変位速度の空間

変化など考慮し、連続的な境界条件を設定するなどして改善を図るなどの更なる工夫が必要であ

ると考えられる。また今回は、フィリピン海プレートの沈み込みによる影響と沖縄トラフの拡大

による外力を同時に作用させ始めることでシミュレーションを開始したが、これら二つのイベン

トは、実際には時間差を伴って生じているとも考えられる（例えば、Kamata and Kodama, 

199441)）。そのため、長い時間スケールを対象としたモデルの信頼性を高めるためには、そのよ

うなイベントの開始時間の差についても、考慮すべきである可能性がある。その他、今回のシミ

ュレーションでは導入しなかったが、重力の効果などを考慮することにより、三次元の応力場を

再現することが可能となる。さらに、その結果を用いた差応力の計算することで、地震のメカニ

ズム解などから推定できる応力場との比較が可能となると考えられる。 

 

 
 

 
図 3.3-17 30,000 年経過時のせん断ひずみ速度の深さ方向の分布 
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最後に、変位速度場に関して、図 3.3-19 に 30,000 年経過時の変位を変位速度に換算した結果

を示した。このような空間スケールで見た場合は、均質なモデル、粘弾性不均質を考慮したモデ

ルともに変位速度に大きな違いは認められない。GNSS データから推定された変位速度と比較す

ると、九州北東部はフィリピン海プレートの沈み込みによる短縮方向への変位が卓越しており、

観測とシミュレーションともに調和的な結果であった。しかしながら、北西部については、観測

データからは西向きの変位速度が徐々に減少する（フィリピン海プレートの沈み込みによる短縮

が弱まる）様子が確認できるものの、シミュレーションでは再現に至っていない。南西部につい

ては、観測データでは南西～南南西向きの変位速度が卓越する。シミュレーションでは、沖縄ト

ラフの拡大による境界条件を導入したが、沖縄トラフ拡大軸に対して直交方向の成分は再現され

ていると見なせるが、拡大軸に平行な成分の再現性は乏しい。 

 以上に述べた三次元的な粘弾性不均質を考慮した数値シミュレーションについて、平成 28 年

度は単純なモデルから検討を開始した。今後は、先に述べた問題点の解決や、別府－島原地溝帯

など九州地方の地殻変動場に寄与すると推測される他のテクトニックな要因についての検討も重

要であると考えられる。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3.3-18 せん断ひずみ速度（左）とせん断応力（右）の深さ方向の分布 

せん断帯に平行な断面（X=195 km）における分布を示した。それぞれのコンターは対数スケ

ールで表示している。なお、左側のせん断ひずみ速度については s-1、右側のせん断応力について

は Pa で示した。 
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図 3.3-19 30,000 年経過時の速度分布（左）と GNSS 観測による変位速度場（右） 

 GNSS 観測による変位速度場については、2007 年 10 月 1 日～2009 年 3 月 1 日の GEONET F3

解を用いて推定し、アムールプレート基準で示した。灰色直線は活断層を示す。 

 
（3） 過去から現在の地殻変動に係るデータの取得 

1)  過去の地殻変動特性の推定 

地質学的な時間スケールでの地質構造の変位・変形を把握するために古地磁気学的手法は有効

であり、横ずれ断層運動を伴う活断層などに適用することで、幅を持った変形の推定などが行わ

れている（例えば、Kimura et al., 201142)）。本事業においては、明瞭な断層が分布しない場合の

地質学的時間スケールの変形構造を把握する手法として、平成 27 年度までに九州南部のせん断

帯付近を事例に、古地磁気測定を行った。その結果、後期中新世～更新世の火山岩類における測

定・解析結果には、古地磁気の直線成分がうまく抽出できていない場合が認められ、大円法（例

えば、小玉, 199943)）などの解析方法を用いて磁化方向を高確度で決定する必要があることがわ

かった。そこで、平成 28 年度は、それまでの測定結果を見直し、直線成分がうまく抽出できて

いない試料について大円法を用いて解析した。 

解析の結果、大円法が適用でき、磁化方向を新たに決定することができた地点があった一方で、

磁化方向が決定できない地点も認められた。決定できなかった地点を除いて、図 3.3-20 に磁化

方向を示した。ここでは、伏角が負で南方を示す地点もあったが、逆磁極期に形成された火山岩

類であると仮定して、偏角の方向を北側とした際の角度で示している。また、図 3.3-20 (a)及び

(b) には、図 3.3-1 の GNSS 変位速度データより推定されたせん断ひずみ速度の分布を重ねた。

図 3.3-20 (c) には、灰色×印で平成 27 年度までの結果を示し、□印で平成 28 年度の再解析結果

を示した。さらに、それぞれの地点における複数の解析結果について、方位のばらつきが比較的

大きくなった地点が存在したため、そのような地点については、灰色で示した。 

 大円法を適用することによって、いくつかの地点では南北に近い方向によく収束した結果が得

られた（図 3.3-20 (c)）。一方で、解析結果（方位）のばらつきが大きい地点も認められ、定方位

試料採取時の誤差や、測定試料に火砕流が含まれていることによる不均質性が原因であると考え
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られる。ここで、十分な信頼性を有すると考えられる結果のみを参照した場合、領域全体として

南北系が卓越することに対して、中央付近のせん断ひずみ速度が比較的大きい領域では南北系以

外に東西系に近い方向を示す地点も見られた。狭い範囲で方向が大きく異なる場合は、地滑りや

岩盤自体の移動、断層付近の局所的な変位・変形などが考えられる。このように、現時点では測

定結果とせん断帯との関係を厳密に議論することは困難であるが、せん断ひずみ速度が比較的大

きい領域では近傍と大きく異なる偏角も認められるといった大局的な傾向は、せん断帯の運動が

関与している可能性を示唆するとも考えられる。 

 

 

 
図 3.3-20 九州南部せん断帯付近の古地磁気の偏角分布 

(a) ■は古地磁気測定地点であり、○は GNSS 観測点、(b) 古地磁気の方向（偏角分布）、黒矢

印は精度が高い地点、灰色矢印は比較的精度が低い地点、(c) 偏角分布、黒線四角は精度が高い

地点、灰色線四角は比較的精度が低い地点、×印は平成 27 年度までの結果。(a)と(b) の背景に

は、図 3.3-1 の GNSS 変位速度データより推定されたせん断ひずみ速度を用いた。 

 

2)  現行の地殻変動特性の推定 

① 応力インバージョン法による地殻応力場の推定 

本検討では、南九州せん断帯の活動によって生じていると推測される地殻応力場の空間変化を

明らかにすることを目的として、地震のメカニズム解データを用いた応力インバージョン解析を

行った。このためには、南九州せん断帯の周辺でメカニズム解が求められている地震ができるだ

け多く、かつ偏りなく分布していることが望ましい。 

防災科学技術研究所（以下、「防災科研」という）は、1997 年以降に日本とその周辺で発生し、

広帯域地震観測網（Full Range Seismograph Network of Japan: 以下、「F-net」という）で捉

えられたモーメントマグニチュード（Mw）3.5 以上の地震に対してメカニズム解の決定を行い、

その結果を公開している（福山ほか, 199844)）。しかし、南九州せん断帯における浅発地震活動は、

1997 年鹿児島県北西部地震（M6.6）の余震域を除けば全体的に極めて低調であり、F-net によ

りメカニズム解が求められている地震はほとんど存在しない。一方、防災科研は、微小地震の観
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測を目的として整備された高感度地震観測網（High Sensitivity Seismograph Network Japan: 

以下、「Hi-net」という）（Okada et al., 200445)）に加え、気象庁や国立大学などが運用する地震

観測点で捉えられた微小地震の波形データを取りまとめ、イベント波形データとして公開してい

る。そこで本検討では、Hi-net によるイベント波形データを入手し、せん断帯の周辺で発生し、

F-net によりメカニズム解が決定されていない小規模な地震に対して地震波到達時刻などを検測

し、震源決定とメカニズム解の決定を行った。 

解析の対象とする地震は、2002 年 6 月 3 日から 2014 年 9 月 30 日までの期間に九州地方南部

で発生した M2.0 以上 3.5 未満の地震とした。これらの地震のイベント波形データは、Hi-net の

観測点に加えて、気象庁、九州大学大学院理学研究院附属地震火山観測研究センター及び鹿児島

大学大学院理工学研究科附属南西島弧地震火山観測所が運用する観測点で収録された地震波形デ

ータから成っている。解析の対象とした地震の震源分布と観測点の分布を図 3.3-21 に示す。地

震の総数は 348 個、解析に使用した観測点の総数は 37 点である。 

イベント波形データの検測作業には、東京大学地震研究所がホームページ上で公開している微

小地震波形検測支援システム WIN（卜部・束田, 199246)）を利用し、震源決定を行うために必要

な P 波の到達時刻を上下動成分の波形から、S 波の到達時刻を水平動成分（東西成分または南北

成分）の波形からそれぞれ読み取った。また、後述するように、メカニズム解の決定に必要とな

るため、P 波の到達時刻を上下動成分の波形から読み取る際には、P 波到達時における上下動成

分の波形が上に振れているか（Up）、または下に振れているか（Down）といった P 波の初動極

性についても同時に読み取りを行った。震源決定は、まず WIN システムに付属する震源決定プ

ログラム hypomh（Hirata and Matsu’ura, 198747)）を利用し、鹿児島大学大学院理工学研究科

附属南西島弧地震火山観測所が自動震源決定に採用している一次元 P 波速度構造（角田ほか, 

199148)）を用いて行った（図 3.3-22）。なお、S 波速度構造については、P 波速度との比（P 波

速度／S 波速度）を 1.73 と仮定して与えた。 

この震源決定の結果を図 3.3-21(a)に示す。震源決定プログラム hypomh では、P 波または S

波の到達時刻から地震発生時刻を差し引いた値を観測走時とし、震源決定に用いた一次元の P 波

または S 波速度構造から計算される理論走時との差（走時残差）をどの観測点においてもできる

だけ最小にするように震源決定が行われる。震源決定の誤差は、hypomh が出力する走時残差の

二乗平均平方根（Root Mean Square: 以下、「RMS」という）によって評価できる。hypomh が

出力した P 波と S 波の走時残差の RMS の値について、震源決定の対象となった 348 個の地震の

平均を取ると、P 波では 0.16 秒、S 波では 0.40 秒となった。震源分布の特徴に関しては、南九

州せん断帯の東側にあたる鹿児島県東部や宮崎県南部においては、浅発地震活動がほとんど生じ

ていないことがわかる。一方、1997 年鹿児島県北西部地震（M6.6）の余震域においては、近年

においても非常に活発な地震活動が生じていることが確認できる（図 3.3-21）。 

次に、震源の相対的な位置関係を高精度に決定することができる Double-difference 法

（Waldhauser and Ellsworth, 200049)）を用いて、hypomh で決定された震源の再決定を行った。

近接して発生した二つの地震の震源間距離が、それらの地震の震源と観測点までの距離に比べて

十分に短いと判断できる場合、これら二つの地震の震源から放射された地震波は、観測点に到達

するまでにほぼ同一の波線経路を通るとみなすことができる。この場合、共通する観測点につい

て、二つの地震の間で観測走時の差と理論走時の差をとり、観測走時の差から理論走時の差を差

し引いた二重走時残差（Double-difference: 以下、「DD」という）の値を最小にするという条件

を加えることで、二つの地震に共通する震源から観測点までの地震波速度構造の不均質性による

影響がキャンセルされ、震源の相対的な位置を高精度に決定することが可能となる。本検討では、

DD を計算する地震の震源間距離の条件を最長で 5 km までとし、この条件を満たす全ての地震
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の組み合わせ（ペア）について P 波と S 波の DD の値を計算し、震源再決定に使用した。震源再

決定に用いられた DD の数は、P 波で 15,284 個、S 波で 14,688 個である。震源再決定に用いた

地震波速度構造は、hypomh による解析と同様に図 3.3-22 の一次元速度構造を使用した。DD 法

では、震源再決定の反復計算の過程において、震源の深さの値が負になった地震や、他の地震と

の震源間距離が指定された長さ（本検討の場合は 5 km）を超え、他の地震との間で DD を計算

することができなくなった地震については、その都度取り除かれるようになっている。そのため、

最終的に震源再決定される地震の数は、震源再決定前に比べて減少する。DD 法を用いた震源再

決定の結果を図 3.3-21(b)に示す。最終的に震源再決定された地震の数は全部で 319 個である。

走時残差の RMS の値は、震源再決定前の 0.15 秒から 0.04 秒に大きく減少した。 

次に、前述の P 波の初動極性データを用いて、メカニズム解の決定を行った。メカニズム解の

決定には、Hardebeck and Shearer (2002)50)が開発した HASH 1.2 を使用した。この手法では、

断層面の走向、傾斜角及びすべり角のそれぞれの値を一定の間隔で変化させ、P 波の初動極性デ

ータの分布に調和的なメカニズム解を探索するグリッドサーチと呼ばれる作業を行う。最終的に

得られる解は、グリッドサーチによって得られた複数の異なるメカニズム解を平均したものとな

る。本検討では、各々の地震に対して、断層面の走向、傾斜角及びすべり角の値をいずれも 5°

間隔で変化させたグリッドサーチを行うことで、P 波の初動極性データの分布に調和的なメカニ

ズム解を決定した。メカニズム解の決定精度については、最終的に得られたメカニズム解から期

待される P 波の初動極性とは逆の極性を示す観測点の数、観測点の方位分布及びグリッドサーチ

によって得られた複数の異なる解のばらつき具合などから総合的に判断される。Hardebeck and 

Shearer (2002)50)によるメカニズム解の決定精度は、A から F ランクまでの 6 段階で表され、本

検討で決定したメカニズム解の多くは D ランクに分類される。そのため、本検討で決定したメカ

ニズム解は、必ずしも高い精度で決定されているとは言い難いが、これはメカニズム解の決定を

行った地震の多くが海域で発生したものであり、観測点の方位分布に偏りがあるという特殊な事

情のためである。以下では、メカニズム解の決定を行った領域を八代海南部（領域 A）、鹿児島県

阿久根市の西方沖（領域 B）、1997 年鹿児島県北西部地震（M6.6）の余震域（領域 C）及び薩摩

半島の西方沖（領域 D）の四つの領域に分け、それぞれの領域に見られるメカニズム解の分布の

特徴について述べる。これら四つの領域の範囲を図 3.3-23 に示す。 

領域 A（図 3.3-24）では、北東－南西走向、または北北東－南南西走向の右横ずれの節面をも

つ横ずれ型の地震が多く分布する。図には示されていないが、領域 A の海域には 2016 年 4 月に

熊本地震（M7.3）を発生させた北東－南西走向の日奈久断層を南西方向に延長した部分に相当す

ると考えられる水俣南断層群と呼ばれる活断層が分布する。これらの活断層は、日奈久断層と同

様に右横ずれの活断層と推定されている（角田ほか, 199251)）。そのため、領域 A の海域に分布す

る横ずれ型の地震は、南九州せん断帯の活動というよりはむしろ水俣南断層群の活動によって生

じたものである可能性が高い。 

領域 B（図 3.3-25）では、東西に近い走向の左横ずれの節面をもつ横ずれ型の地震（以下、左

横ずれ型地震）が卓越する。このことは、南九州せん断帯が左横ずれの運動センスをもつと考え

られることと調和的である。また、この領域においては、数は少ないが北東－南西走向の節面を

もつ正断層型の地震の存在も認められる。前述の左横ずれ型地震とこれらの正断層型の地震には、

T 軸の向きがどちらも北西－南西方向を向くという共通した特徴が認められる。 

領域 C（図 3.3-26）では領域 B と同様に、左横ずれ型地震と北東－南西走向の節面をもつ正

断層型の地震の存在が認められる。より詳しく見ると、5 km 以浅の深さにおいては左横ずれ型

地震が卓越するのに対し、5 km 以深では左横ずれ型地震と正断層型の地震が混在するといった

特徴が見られる。そのことは、この領域の応力場に深さ方向の変化が生じていることを示唆して
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いる。 

領域 D（図 3.3-27）では、領域 B 及び領域 C と同様に、左横ずれ型地震と北東－南西走向の

節面をもつ正断層型地震の存在が認められるが、領域 B 及び領域 C に比べメカニズム解のばらつ

きがやや大きいように見える。そのことは、この領域の北側と南側には近くに観測点がなく、精

度の良いメカニズム解の決定が困難であることによると考えられる。 

最後に、これらの四つの領域内に分布する地震のメカニズム解データに対して、Michael 

(1987)52)による応力インバージョン法を適用し、それぞれの領域における応力場の推定を行った。

この方法では、断層運動は、断層面上に働くせん断応力の方向に生じるとする考えに基づき、応

力場から理論的に計算される断層面上に働くせん断応力の方向と、メカニズム解から求められる

断層運動の方向とがどの断層面においてもできるだけ一致するように応力場が推定される。応力

場は、最大圧縮主応力軸（S1）、中間圧縮主応力軸（S2）、最小圧縮主応力軸（S3）のそれぞれ

の方位角とプランジ角及び応力比（Φ）と呼ばれる計 7 つのパラメータの組み合わせで表現され

る。ここで方位角は、主応力軸の方位を北から時計回りに測ったもので、0°から 360°までの値

をとる。プランジ角は、主応力軸が水平面からどれだけ傾いているかを表すもので、0°から 90°

までの値をとる。また応力比（Φ）は、中間圧縮主応力軸（S2）の大きさが最小圧縮主応力軸（S3）

の大きさと最大圧縮主応力軸（S1）の大きさのどちらにより近いかを表すもので、Φ=（S2－S3）

／（S1－S3）の式で定義され、0 から 1 までの値をとる。この式から明らかなように、Φ=0 であ

る場合、中間圧縮主応力軸（S2）の大きさは、最小圧縮主応力軸（S3）の大きさに等しく、Φ=1

となる場合の中間圧縮主応力軸（S2）の大きさは、最大圧縮主応力軸（S1）の大きさに等しい。 

表 3.3-1 に応力インバージョンの結果を示す。四つの領域は、いずれも中間圧縮主応力軸（S2）

が三つの主応力軸の中で最も鉛直に近く、横ずれの応力場となっていることがわかる。主応力軸

の方位に関しては、最大圧縮主応力軸（S1）の方位が北側に位置する領域 A においては東北東－

西南西方向を向くのに対し、南側に位置する領域 D においては北北東－南南西方向を向いており、

北側から南側に向かって最大圧縮主応力軸（S1）の方位に反時計回りの回転が生じていることが

わかる。また、応力比（Φ）の値については、南九州せん断帯の中心部に位置する領域 B と領域

C においては 0.7 という比較的大きい値を示すのに対し、せん断帯の中心部から北側に離れた領

域 A と南側に離れた領域 D においては、0.5 という中間的な値を示している。 

以上のことから、九州地方南部においては、南九州せん断帯の活動により、せん断帯の走向に

直交する方向に主応力軸の方位に系統的な回転が見られると同時に、応力比の値にも空間変化が

生じていることが明らかとなった。 
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図 3.3-21 二つの手法で決定した震源分布 

(a) 震源決定プログラム hypomh（Hirata and Matsu’ura, 198747)）による震源決定の結果と(b) 

DD 法（Waldhauser and Ellsworth, 200049)）による震源再決定の結果の比較。丸印は地震の震源

の位置を表し、大きさはマグニチュード、色は震源の深さの違いを示す。四角印は、解析に用い

た観測点の位置を表し、赤い四角は防災科研の Hi-net（Okada et al., 200445)）、黄色い四角は気

象庁、緑色の四角は九州大学大学院理学研究院附属地震火山観測研究センター、青色の四角は鹿

児島大学大学院理工学研究科附属南西島弧地震火山観測所の観測点をそれぞれ示す。 

 

 

図 3.3-22 震源決定に用いた一次元 P 波速度構造 

震源決定プログラム hypomh（Hirata and Matsu’ura, 198747)）による震源決定及び DD 法

（Waldhauser and Ellsworth, 200049)）による震源再決定に用いた一次元 P 波速度構造（角田ほか, 

199148)）。S 波速度構造については、P 波速度との比を P 波速度/S 波速度=1.73 と仮定すること

で与えた。 
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図 3.3-23 メカニズム解の決定を行った領域 

 

 

 
図 3.3-24 領域 A におけるメカニズム解の分布 

赤い破線は、活断層 15)の位置を示す。 
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図 3.3-25 領域 B におけるメカニズム解の分布 

 

 

 

図 3.3-26 領域 C におけるメカニズム解の分布 
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図 3.3-27 領域 D におけるメカニズム解の分布 

 

 
表 3.3-1 各領域における応力インバージョンの結果 

 
 

 
② GNSS 稠密観測による現行地殻変動の推定 

九州南部のせん断帯を対象とした GNSS 稠密観測では、せん断帯周辺での現行地殻変動を詳細

に推定するため、平成 28 年 2 月より観測を開始している。平成 28 年度は、引き続き観測を継続

するとともに、平成 28 年 9 月より Trimble 社製の GNSS 受信機（Trimble NetR9）が稼働して

いる 7 ヶ所の観測点で Wi-Fi ルーターを使用したデータ通信（テレメーター化）の環境整備を行

い、収録されたデータのダウンロードを随時行った。具体的には、Trimble 社独自の形式で圧縮

された T02 フォーマットの GNSS データ（30 秒サンプリングで一日当たり約 1.5～2.0 MB）を、

一日一回の頻度で遠隔地からダウンロードするというシステムである。また、テレメーター化に

より web 上からこれら 7 台の受信機の稼働状況についても確認することが可能となり、観測に異

常をきたした場合などの判別が遠隔地から容易に行えるようになった。 

この観測を開始して約一ヶ月後の 2016 年 4 月 14 日及び 16 日に、熊本地方を震源とする M6.5

と M7.3 の地震（2016 年熊本地震）が相次いで発生した。そこで、取得されたデータを解析した

応力比

（Φ）

方位角 プランジ角 方位角 プランジ角 方位角 プランジ角

領域A 250.00 20.00 70.00 70.00 340.00 0.00 0.5

領域B 63.45 9.39 177.27 67.73 330.00 20.00 0.7

領域C 60.00 0.00 180.00 90.00 330.00 0.00 0.7

領域D 38.25 9.85 264.56 75.89 130.00 10.00 0.5

最小圧縮主応力軸中間圧縮主応力軸最大圧縮主応力軸

（S1） （S3）（S2）
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ところ、震源から約 60 km 離れた最北端の GNSS 稠密観測点で M7.3 の地震に伴う南方向への

約 5 cm の変位が捉えられた（図 3.3-28）。これと同様に、他の観測点でも南方向への変位を捉え

ており、震源から遠ざかるにつれて、それらの変位は減衰する結果が得られた。これらの結果は、

国土地理院の F3 解より推定される地震時の地殻変動パターン（檜山ほか, 201653)）や、公開され

た断層モデルより計算される地殻変動パターンと調和的である。 

一方で、この GNSS 稠密観測でターゲットとする九州南部のせん断帯への 2016 年熊本地震の

影響が懸念されることから、断層の変位に伴うクーロン応力変化を推定した。この解析では、

Coulomb (ver.3.2.01)（Toda et al., 199854)）を用いて、断層運動に伴うクーロン応力変化を計算

することで、特定の断層（レシーバー断層）の運動を促進するか抑制するかの判断が可能となる。

解析では、震源断層モデルとして国土地理院による三枚の矩形断層を仮定し、地震時すべり量な

どの断層パラメータもそれらに従って設定した（国土地理院, 201655)）。さらに、レシーバー断層

は九州南部のせん断帯を想定して、走向 N90°E、傾斜角 90°及びすべり角 0°（左横ずれ断層）を

仮定した。また、断層の摩擦係数を 0.4、媒質の剛性率を 30 GPa とし、深さ 0 km におけるクー

ロン応力変化を計算した（図 3.3-29）。図 3.3-29 では、青色コンターは断層運動を抑制する領域、

赤色コンターは促進する領域を示している。布田川断層の北東側に位置する日奈久断層の南西側

では、断層運動を促進するセンスの赤色コンターで示され、地震時の破壊が停止した領域の延長

部に応力集中が起こり、地震活動が促進されることを示唆している。また、九州南部のせん断帯

を桃色の破線で、GNSS 稠密観測点を赤色の四角形で示したが、観測点のほとんどが地震活動の

促進される領域に位置する（図 3.3-29）。しかし、応力変化の大きさは 0.25 bar（25 kPa）以下

であり、M 6～7 クラスの内陸地震により引き起こされる応力降下量（1～10 MPa 程度）（例えば、

大竹ほか, 201656)）に比べて非常に小さな応力変化である。以上の結果から、2016 年熊本地震の

発生がせん断帯の活動に及ぼす影響は十分に小さく、その活動度を低下させるといった作用はほ

とんどないと推定し、稠密観測を継続することとした。 

また本事業では、せん断帯の詳細な運動を推定するため、スイスのベルン大学で開発された

GNSS 解析ソフトウェアである Bernese (ver.5.2) を使用して、計 10 地点の稠密観測点における

日毎の座標値の推定を行った（図 3.3-30）。この解析では、稠密観測点で取得された GNSS デー

タといくつかの IGS（International GNSS Service）観測点（LHAZ、DAEJ、SUWN、TSKB、

USUD、MIZU、TWTF、YSSK など）で取得されたデータを同時に用いて基線解析を行い、相

対測位による解析を実施し測位精度の向上を図っている。さらに、IGS の精密暦（IGS Final 

Orbit）、地球回転パラメータや CODE（the Center for Orbit Determination in Europe）が作成

した全地球的な電離層モデルのパラメータ、P1-C1 のコードバイアスなどを解析に使用した。な

お、IGS 観測点速度は既知であるとして、日毎の座標値を拘束して解析している。図 3.3-30 に、

稠密観測点における日毎の座標値の時系列を示した。観測データの初日は平成 28 年 3 月 21 日で

あるが、南北成分には 4 月 14～17 日に 2016 年熊本地震によるステップが確認できる。また、4

月 17 日以降で、各観測点の座標値が指数関数的に推移している様子が見られ、2016 年熊本地震

の余効変動を示していると考えられる。特に地震発生後には、南北成分と東西成分に非線形的な

挙動が認められ、2016 年熊本地震の余効変動の影響が震源から約 60 km 以南にも及んでいるこ

とを示唆する。このことから、せん断帯周辺の詳細な変位速度やひずみ速度などの定常的な運動

像を得るためには、十分な観測期間を経た上で 2016 年熊本地震の余効変動を適当な関数で近似

し（例えば、図 3.3-12）、その影響を除去した上で評価する必要があると考えられる。 
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KUMA（熊本県球磨郡球磨村）        TUNG（熊本県葦北郡津奈木町） 

 

 

 

 

 

 

 
UWAB（鹿児島県出水市）          YMNO（鹿児島県伊佐市） 

 

 

 

 

 

 

 
HTUN（鹿児島県伊佐市）           ZKYM（鹿児島県薩摩郡さつま町） 

 

 

 

 

 

 

 
YSHD（鹿児島県鹿児島市）          HNAO（鹿児島県鹿児島市） 

 

 

 

 

 

 

 

IJYI（鹿児島県日置市）            YUDA（鹿児島県日置市） 

 

 

 

 

 

 

 
図 3.3-28 2016 年熊本地震（M7.3）時の地殻変動 

 解析では、CODEの30秒クロックファイルや精密暦を用いて、RTKLiB（Takasu et al., 2007 57)）

の PPP-Kinematic 解析モードにより、各エポックでの座標値を得ている。 
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図 3.3-29 2016 年熊本地震に伴う応力変化 

 国土地理院の三枚の断層モデルを用いて計算した。赤色はこの地震により地震活動が促進され

る領域を、青色は地震活動が抑制される領域を示す。桃色の破線でせん断帯を、赤色の四角形で

原子力機構の GNSS 観測点を示した。 

 

 
図 3.3-30 稠密観測点における日座標値 

 縦軸は変位量を mm で示し、北向き（赤色）・東向き（青色）・上向き（緑色）の変位をそれぞ

れ正として表した。横軸は時間で、2016 年 3 月 21 日から 2017 年 2 月 25 日までの解析結果を

示している。2016 年 4 月半ばに見られる南北成分のオフセットは、2016 年熊本地震に対応して

いる。東西成分のばらつきについては、現在、原因を検討中。観測点名は、図 3.3-28 を参照。 
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図 3.3-30 稠密観測点における日座標値（続き） 

 
3.3.4 まとめ 

本事業では、過去から現在、さらには将来の地殻変動を予測する手法の開発を目的として、地

殻変動の一様継続性を評価する指標の検討を開始するとともに、地下構造の粘弾性不均質を考慮

した地殻変動シミュレーション技術の構築を進めた。また、シミュレーションの妥当性を検討す
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るために必要な観測を継続して実施した。 

このうち、一様継続性を評価する指標の検討では、従来用いられてきた地質学的ひずみ速度の

推定手法の問題点を克服すべく、ディスロケーションモデルに基づいた推定手法を提案した。さ

らに、近年の GNSS 観測データに基づいて推定した測地学的ひずみ速度との比較によって、異な

る時間スケールにおける地殻変動特性の差による検討事例を示した。 

地殻変動シミュレーション技術の構築では、九州南部のせん断帯を事例として、地殻の粘弾性

不均質を考慮した三次元シミュレーションに関する試解析を実施した。その結果、GNSS データ

により推定されたせん断帯や、一部の領域に認められる局所的なひずみ集中域が、三次元的な粘

弾性不均質を考慮したシミュレーションによって定性的に再現されることが確認できた。これら

の成果は、地殻内の粘弾性不均質がその周辺の局所的な地殻変動に関与していることを示唆する

とともに、地殻変動シミュレーションにおいて、地殻内の粘弾性不均質を考慮することの重要性

を示すと考えられる。 

また、過去から現在の地殻変動に係るデータの取得においては、九州南部のせん断帯及びその

周辺を対象とした GNSS 稠密観測を継続するとともに、応力インバージョン法及び古地磁気測定

データの再解析を実施した。今後は、せん断帯における観測を継続することで、活動の詳細な特

徴を明らかにするとともに、本事業で目指す地殻変動予測技術の妥当性を検討するための有効な

データが得られると期待できる。 
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4. おわりに 

 
本事業では、将来の自然現象に伴う長期の地質環境の変動スケールを把握するために必要な百

万年以上に及ぶ時間スケールで、過去から現在まで（主に第四紀）の地殻変動とそれに伴う地質

環境（地形・地質、水理、地球化学）と地表環境の変動を表現できる数値モデル（地質環境長期

変動モデル）の開発とモデル構築に必要な個別の要素技術（革新的要素技術）の開発を進めてい

る。以下に、本事業の平成 28 年度の成果を示す。 

 
4.1  地質環境長期変動モデルの開発 

東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例としてモデル構築手法を検討すると同時

に、これまで個別に進められてきた「地形・地質モデル」、「水理モデル」、「地球化学モデル」及

び「地表環境モデル」といった各分野のモデルを統合的に取り扱い、地質環境の長期的な変動を

表現できる数値モデルの構築の方法論の整備を進めた。また、モデルの妥当性の確認及び不確実

性の評価のための方法論、モデルを効果的に表現する可視化技術の検討も進めた。 

 
4.1.1  統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の評価 

東濃地域を山間部の事例として、過去百万年前から現在にかけての地形・地質モデル、地表環

境モデル、水理モデル及び地球化学モデルの各モデル間の相互関係を考慮した統合数値モデルを

提示するとともに、統合数値モデルの構築の汎用的なフローを更新した。 

不確実性については、特に地形変化に着目して古地形の復元にあたっての主要な不確実性を整

理するとともに、それらの不確実性が地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼす影響を定量的に

分析した。その結果、着目する地下水の涵養域及び流出域となる主要な山地や谷などの形成や位

置といった大局的な地形分布の復元、ならびにその復元に関する不確実性の適切な抽出が重要で

あることを明らかとした。これら一連の検討を通じて、地下水流動状態の長期変動性評価に及ぼ

す影響を定量的に評価することが可能な手法を概ね整備することができた。 

可視化については、情報収集の結果、可視化結果を提示する対象者に応じた可視化の内容や条

件の設定、さらにはその内容や条件に適した可視化手法やシステムの選定が、効果的な可視化を

行う上で重要であることを確認した。本事業で実施しているモデル構築結果や解析結果の可視化

例については、可視化内容の解説や特徴、可視化に使用したデータやツールをカタログ形式で整

理し、原子力機構の公開 HP に掲載した。また、過去百万年前から現在にかけての長期的な自然

現象の変化（地形変化及び涵養量の変化）とそれらを考慮した解析結果をアニメーションによっ

て可視化し、統合数値モデルの効果的な可視化が可能である見通しを得ることができた。 

 
4.1.2  地形・地質モデル 

東濃地域と幌延地域をそれぞれ山間部と平野部の事例として、これまでの検討内容を踏まえて、

情報の収集・整理からモデル化に至る一連の作業プロセスを作業フローとして整理した。また、

それぞれの作業プロセスに内在する不確実性とその発生要因を整理するとともに、作業のアウト

プットとなる概念モデルと数値モデルの不確実性に着目して、不確実性に関する分析を行った。

さらに、抽出した不確実性のうち、古地形復元の概念の違い、古地形復元のプロセスの違い、地

形分布・地質分布の解像度の違い及び地形面の認定・対比の違い（データの補間方法の違い）に

着目して、東濃地域及び幌延地域を事例に数値モデルを構築し、それらの不確実性が実際のモデ

ルに与える影響を確認した。また、地形・地質モデルの高度化に必要な岩石の風化状態を復元す

る手法を検討した。既存地質試料の化学組成分析の結果から、過去の風化度の評価を行うために
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は、源岩構成と粒度構成の制約を設けることが必要であり、試料単位の化学組成や鉱物組み合わ

せと堆積物形成のメカニズムを考慮した堆積学的記載を併用することが過去の風化度の評価に有

効な手段であることを明らかにした。 

 
4.1.3  水理モデル 

東濃地域と幌延地域を事例として水理モデル構築と解析条件設定の作業フローを提示するとと

もに、作業フローの各作業項目に内在する不確実性の抽出や分析を実施した。また、主要な不確

実性を対象として、平成 27 年度に構築した地下水流動状態の長期変動性の評価手法を用いて不

確実性の影響分析を実施した。 

その結果、上記評価手法がモデル構築の作業フローにおける個別の不確実性の評価に有効であ

り、不確実性が地下水流動特性に及ぼす影響の程度や違いの定量的な分析及び地下水流動状態の

長期変動性の評価にあたっての重要な不確実性の抽出が可能であることが示された。また、山間

部と平野部である東濃地域と幌延地域を事例として、不確実性の影響を定量的に考慮した地下水

流動状態の長期変動性の評価のアプローチを具体例として提示することができた。これらの事例

研究の結果、古地形の復元においては細かな地形起伏ではなく、主要な山地や谷などの大局的な

地形分布の復元が重要であること、平野部では気候変動の不確実性の影響がより顕著に現れる氷

期のような寒冷期の気候変動条件の設定が重要であることが明らかとなった。 

 
4.1.4  地球化学モデル 

東濃地域を事例として、長期的な地下水流動の流動域と相対的な滞留域のそれぞれの地下水に

ついて、水－鉱物反応に関わる熱力学的解析及び地下水流動に関わる移流分散解析により、領域

ごとに地球化学特性（主に水質と pH）の長期的変動性について解析を行った。 

地下水の地球化学特性が水－鉱物反応により形成されると仮定し、地下水流動状態の長期的変

動性に基づいて領域を区別し、地下水の地球化学特性（主に水質と pH）の変動幅を熱力学的に

解析し、その変動性を推測した。本検討の結果、花崗岩地域において天水由来の淡水が地下に供

給され続ける限り、地下水は長期的な地下水流動の変動の有無にかかわらずアルカリ性を示す可

能性があることが明らかとなった。 

また、14C 濃度に基づき推定した地下水年代が、水理モデルの妥当性確認及び更新に有効であ

ることを具体的に示した。SMS を用いて長期的な自然現象の変化を考慮した移流分散解析を実施

し、その結果を MIU 付近で取得・推定した塩化物イオン濃度分布と比較することで、現在の濃

度分布を再現するための水理学的条件並びに地球化学的条件やその長期的な変動性を明らかにし

た。さらに、上記検討を踏まえて、塩分濃度の長期的な変動性を推定するためのアプローチを提

示した。 

 
4.1.5  地表環境モデル 

平成 26 年度までに整備した地下水涵養量推定技術を活用して、過去のいくつかの時間断面に

対する地表・水文環境を推定し、平野部における適用可能性を検討した。平野部における地下水

涵養量の推定においては、降水量、蒸発散量といった気象要素の変化に比べ、超長期における地

形変化及び気候変化による海進、海退による地形特徴の変化の影響が大きいこと、寒冷期の涵養

量については降水量のみならず積雪融水量の推定が重要であることが示唆された。また、推定さ

れた地表・水文環境や地形・地質発達史をもとに、過去のいくつかの時間断面に対する地表環境

の状態を整理するための一覧表を作成し、地表環境の概念化に必要となる因子を抽出した。 
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4.2  革新的要素技術の開発 

長期的な時間スケールでのモデル化及びその解析評価に必要な技術として、山地や丘陵の形成

過程を推定する「後背地解析技術」、過去の地下水の化学的状態と年代を推定する「炭酸塩鉱物測

定技術」、過去から将来の地殻変動を数値シミュレーションから推定する「地殻変動予測技術」の

開発を進めた。 

 
4.2.1  後背地解析技術 

平成 28 年度は、平成 27 年度までに構築してきた各種後背地解析手法（石英の ESR 信号測定、

EPMA による高速定量分析及び帯磁率異方性測定）を実際のフィールドにおいて適用することに

より、これらの手法が、礫種組成や堆積相解析に基づく古典的な検討が難しい風化の進んだ細粒

堆積物における後背地解析技術として有効であるとの見通しを得た。山間部（東濃地域）での事

例研究では、山地の発達過程やそれに関わる断層運動の履歴を復元する上でのこれらの手法の適

用性を示した。また、層序や堆積年代が比較的よく分かっている堆積物を用いた平野部（幌延地

域）での事例研究に着手し、帯磁率異方性測定による古流向解析の適用性を確認した。 

個別の手法については、石英の OSL・TL 信号測定の後背地解析への適用性を検討したが、後

背地解析としては ESR 信号測定の方が有利であることが明らかとなった。EPMA を用いた重鉱

物分析については、チタン鉄鉱中の MnO 濃度やジルコンの Y2O3濃度を用いた例のように、堆積

物中に風化に強い限られた鉱物しか残存していない場合も、特定の化学的特徴に着目して検討す

ることで後背地解析が十分に可能であることを示した。さらに、基盤岩の基礎的データの拡充に

資するため、岩石のモード測定の高精度化・迅速化にかかる手法を整備した。 

 
4.2.2  炭酸塩鉱物測定技術 

平成 28 年度は主に炭酸塩鉱物の放射年代測定技術の開発を進めた。炭酸塩鉱物の同位体分析

（年代測定）に先駆けて実施する CL 観察について、Optical-CL 観察と SEM-CL 観察の適用範

囲を定量的に示し、対象とする分析領域に応じた適切な観察手法を取りまとめた。また、炭酸塩

鉱物の CL の強度や色を確認することで、炭酸塩鉱物の結晶の成長累帯構造だけでなく、Fe 及び

Mn 濃度分布を定性的に把握できることが判明した。さらに、CL から得られる定性的な元素組成

の情報から、炭酸塩鉱物を沈殿させた地下水の組成が推定できることが示唆された。加えて、試

料の観察において、しばしば確認される炭酸塩鉱物中の石英などの包有鉱物は、その供給源を推

定することで、炭酸塩鉱物の生成年代に情報をもたらす可能性があることが示唆された。また、

微小領域の年代測定を行ううえで有用な元素分布情報を得るために、これまで実施してきた CL

観察や EPMA による元素マッピング技術に加え、LA-ICP 質量分析法による元素イメージング技

術を確立した。 

同位体分析手法の確立においては、平成 27 年度に引き続き標準ジルコン試料を用いて、平成

26 年度に導入した LA-ICP 質量分析計による微小領域 U-Pb 同位体分析技術を確立した。この技

術を炭酸塩鉱物へ適用するために必要不可欠な標準試料の選定については、湿式法の U-Pb 年代

測定によって年代値が決定されている炭酸塩鉱物について同位体分析を実施し、有用性を確認し

た。また、元素及び同位体組成の均質な試料の入手を目的として人工的に炭酸塩鉱物（方解石）

を作製した。 

地下水試料の希ガス同位体分析技術の整備については、平成 27 年度に実施した Ne 同位体分析

の整備に引き続き、大気を希釈して得た試料を測定することで、He 同位体分析の整備を実施し、

測定精度を確認した。 
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4.2.3  地殻変動予測技術 

本事業では、過去から現在、さらには将来の地殻変動を予測する手法の開発を目的として、地

殻変動の一様継続性を評価する指標の検討を開始するとともに、地下構造の粘弾性不均質を考慮

した地殻変動シミュレーション技術の構築を進めた。また、シミュレーションの妥当性を検討す

るために必要な観測を継続して実施した。 

このうち、一様継続性を評価する指標の検討では、従来用いられてきた地質学的ひずみ速度の

推定手法の問題点を克服すべく、ディスロケーションモデルに基づいた推定手法を提案した。さ

らに、近年の GNSS 観測データに基づいて推定した測地学的ひずみ速度との比較によって、異な

る時間スケールにおける地殻変動特性の差による検討事例を示した。 

地殻変動シミュレーション技術の構築では、九州南部のせん断帯を事例として、地殻の粘弾性

不均質を考慮した三次元シミュレーションに関する試解析を実施した。その結果、GNSS データ

により推定されたせん断帯や、一部の領域に認められる局所的なひずみ集中域が、三次元的な粘

弾性不均質を考慮したシミュレーションによって定性的に再現されることが確認できた。これら

の成果は、地殻内の粘弾性不均質がその周辺の局所的な地殻変動に関与していることを示唆する

とともに、地殻変動シミュレーションにおいて、地殻内の粘弾性不均質を考慮することの重要性

を示すと考えられる。 

また、過去～現在の地殻変動に係るデータの取得においては、九州南部のせん断帯及びその周

辺を対象とした GNSS 稠密観測を継続するとともに、応力インバージョン法及び古地磁気測定デ

ータの再解析を実施した。これにより、比較的若い時代に開始したと考えられるせん断帯の活動

に関して、異なる時間スケールにおける地殻変動特性のデータを蓄積した。 
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付 1-1 

1. 概要 

 

1.1  共同研究件名 

風化状態の復元に関する共同研究 

 

1.2  研究目的 

高レベル放射性廃棄物等の地層処分は、人工バリアと天然の地層を適切に組み合わせたシス

テムによって、数万年以上にも及ぶ極めて長い時間スケールの安全を確保しようとするものであ

る。日本列島は変動帯に位置していることから、諸外国に比べて地殻変動や火成活動などが活発

であり、地層処分事業においては将来の自然現象に伴う地質環境の変動スケールや復元性を把握

しておくことが特に重要となる。今後、地層処分の技術的信頼性を更に高めていくうえでも、実

際の地質環境を構成する様々な要素についての過去の変動の履歴や現象プロセスなどを把握する

ための調査技術を整備するとともに、これらの科学的知見を統合しつつ、三次元的に表現できる

数値モデルを開発することは極めて有効となる。このため、国立研究開発法人日本原子力研究開

発機構（以下、原子力機構）が、経済産業省から受託して実施する「地質環境長期安定性評価確

証技術開発」では、将来の自然現象に伴う数万年を超える超長期の地質環境の変動を把握するた

め、過去から現在までの地質環境の長期的な変化を表現できる三次元地質環境長期変動モデルの

開発を進めている。この技術開発の一環として本共同研究では、百万年以上の時間スケールの地

形・地質モデル及び地表環境モデルの構築において重要となる、過去の気候の変動幅を把握する

ために必要な情報となる岩石の風化について、これまでに検討を行ってきた様々な風化生成物が

広く分布する東濃地域に加え、琵琶湖南部地域に分布する風化生成物を事例として、地質学的な

データに基づいて岩石の風化状態の復元・推定手法を検討する。これらの地域では、マサと呼ば

れる花崗岩が風化した砂状の物質や過去に強風化を受けた際に生成された陶土層も認められるこ

とから、これらを系統的に研究することによって、過去の風化状態の復元・推定手法の検討に必

要なデータが得られることが期待される。 

国立大学法人信州大学（以下、信州大学）は、陶土層の地質学的及び堆積学的研究を精力的

に行っており、その研究実績や研究に関連するノウハウを有している。さらに、これまで地層中

の微量元素含有量と風化状態の関係に関する研究実績を多く有しており、岩石の風化状態の復元

に必要な情報や調査経験が豊富である。原子力機構は、地質試料の地球化学・物理化学的な特徴

を把握するための複数の分析装置と分析技術を所有しているとともに、主要な研究対象地域であ

る東濃地域の地形・地質に関する研究実績を有している。そのため、本共同研究を行うことによ

り、両機関が保有している技術やノウハウを統合することで、岩石の風化状態の復元・推定手法

に関する検討を効果的に進めることができる。 

このような背景のもと、本共同研究では、百万年以上の時間スケールの地形・地質モデル及

び地表環境モデルの構築において重要であり、過去の気候の変動幅を把握するために必要な情報

となる岩石の風化について、様々な風化生成物が広く分布する東濃地域を事例として、地質学的

なデータに基づいて検討することとした。平成 28年度は、平成 27年度までに検討した化学分析

手法に基づいて、これまで主な研究対象としてきた東濃地域の瀬戸層群土岐口陶土層に加えて、

分布地域及び形成年代の異なる陶土層から採取された既存の地質試料を用いて化学分析などを実

施し、その結果に基づいて、花崗岩の風化状態を推定する方法論を取りまとめた。 

 
1.3  実施期間 

平成 28 年 7 月 1 日～平成 29 年 1 月 31 日 
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2. これまでの研究内容 

 
2.1  平成 26 年度 

本共同研究では、花崗岩の風化状態を明らかにするために、東濃地域周辺に分布する花崗岩

体及び陶土層を主な事例として、地形・地質データと化学分析データを用いて研究を進めてきた。

陶土層については、カオリン質資源の出現要因や粘土化時期の特定のために粘土鉱物学的研究が

数多く行われてきた。しかし、これら粘土鉱物学的研究では、後背地解析や堆積機構の検討が十

分になされていない。化学風化の進行に伴う粘土化には、母材物質と堆積環境の違いが強く反映

される。したがって、母岩と堆積環境の復元は、過去の風化状況の把握に必要な、カオリン質粘

土の出現要因や粘土化時期の特定に必要不可欠である。 

このような背景のもと、研究初年度である平成 26 年度は、既存情報を整理し、調査対象とな

る陶土層の分布域を抽出した。さらに、調査対象地域での現地調査を実施し、陶土層の堆積様式

を明らかにするとともに、分析用試料を採取した。地層の形成年代に関わる年代測定及び風化状

態を解明するための化学分析の実施に先立って、適切な方法を検討するとともに、化学分析につ

いては、前処理方法の検討を実施した。採取した試料の一部は、これらの検討にも利用した。 

その結果、陶土層については、カオリン質資源の出現要因や粘土化時期の特定のために粘土

鉱物学的研究が数多く行われてきたものの、これら粘土鉱物学的研究では後背地解析や堆積機構

の検討が十分になされていないことが判明した。一方で、化学風化の進行に伴う粘土化には、母

材物質と堆積環境の違いが強く反映されることが示唆されたため、既存情報を収集・整理した。

そのうえで、東濃地域で現地調査を実施し、陶土層の堆積様式を明らかにするとともに、・陶土

層の堆積年代を推定するため、陶土層中の火山灰層と凝灰質の堆積物を対象に、風化に対して安

定性の高いジルコンを用いたフィッション・トラック年代とウラン－鉛年代測定を実施した。 

さらに、風化状態を解明するための化学分析の実施に先立って、適切な方法を検討するとと

もに、前処理方法の検討を実施したうえで化学分析を実施し、分析結果に基づいて CIA

（Chemical Index of Alteration；Nesbitt and Young, 19821)）値に基づいた評価を実施した。

その結果、陶土層試料は粒度によらず非常に高い CIA 値を示し、高い風化度を示していると推

定された。 

花崗岩を出発物質とした場合、長石類の大部分が粘土鉱物化していることを示唆する。火成

岩の風化帯では、表層から深層に向かって CIA 値の明瞭な低下が認められているので、陶土層

堆積時には、後背地の花崗岩では強い化学風化によって厚い風化帯が形成されていたと推定され

た。化学風化は一般に高温多雨の環境で最も進行すると考えられることから、陶土層堆積時には

温帯性～亜熱帯性の多雨気候の影響を受けていた可能性が考えられた。 

 
2.2  平成 27 年度 

平成 27年度は、平成 26年度の実施内容を踏まえ、過去の風化条件を具体的に検討するため、

堆積物の顕微鏡観察、粒度分析、X 線回折分析及び全岩化学組成分析を行い、その結果に基づい

て堆積物形成時の風化度の評価を効果的に進めるために必要な手法について検討した。これまで

の分析試料とは分布域の異なる愛知県瀬戸地域の瀬戸層群瀬戸陶土層から採取した既存の地質試

料を用いて、琢磨試料の顕微鏡観察、粒度分析、X 線回折分析及び全岩化学組成分析を実施した。

これらの結果に基づいて、風化条件の復元について効果的な方法論を検討した。 

その結果、鉱物組成は粘土試料ではカオリナイト族粘土鉱物を主体とし、砂試料では石英か

らなること、粒度に関わらず石英とカリ長石を普遍的に含むことから、検討に使用した堆積物は

花崗岩から供給されたと推定された。また、主成分元素では、カリウム以外のアルカリ金属、ア
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ルカリ土類金属が著しく少なく、粘土は著しくアルミに富み、砂はシリカに富む。このような特

徴は、風化残留堆積物の特徴であること、アルミ／シリカ比と X 線回折分析結果から推定され

る石英含有量は明瞭に相関しており化学組成と鉱物含有量には相関が認められるが、粒度分布は

必ずしも鉱物の粒径分布を反映していないことがわかった。 

また、化学分析結果に基づいて、CIA 値と CIW（Chemical Index of Weathering）値に基づ

いた評価を実施した結果、これらの堆積物は粒度に関わりなく、高い CIA 値、CIW 値を示した。

これらの風化指標は一般的な海成泥岩よりも一様に高いため、アルカリ元素・アルカリ土類元素

の溶出と難溶性元素とされるアルミニウムの濃集が生じており、高い古風化度を示すと考えられ

た。 

風化状態の復元の検討について、強風化を被った岩石や堆積物であっても源岩判別に有効で

あるコンドライトで規格化した希土類元素（REE）存在度パターンを活用した。その結果、す

べての試料が著しい Eu 負異常とやや軽微な Ce 負異常を示した。今回の検討で扱った試料は共

通した上記の特徴を持つので、非常に似通った岩石種に由来し、かつそれらは珪長質のマグマを

起源とすると考えられた。 

平成 27 年度の検討の結果、REE による評価によって、粒度が異なる堆積物であっても共通す

る岩石種から由来したことが判明した。また、化学組成に基づく風化指標を評価した結果、粒度

にかかわらず、非常に高い古風化度を示すことが明らかになった。このことから、今回取り上げ

た手法を利用することによって、古風化度の現実的な評価が可能となると考えられた。 
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3. 平成 28 年度の研究内容 

 
3.1 研究方法 

3.1.1  研究対象地域の概要と試料の記載 

岩石の風化は、主にケイ酸塩鉱物の加水分解によって生じる。特に、長石類や雲母類の分解

によって粘土鉱物が生じ、溶存性の高い元素が流出する。このプロセスを利用して、堆積物記録

から過去の気候やテクトニクスの変動幅を把握することが可能である。特に、風化生成物の鉱物

組合せや粒度分析、全岩化学組成分析の多角的なアプローチによって、地層記録は具体的に解析

される。 

信州大学理学部理学科地球学コースでは、中部地方及び近畿地方に分布する陶土層の試料を

蓄積している。本共同研究では、これまで東濃地域の瀬戸層群土岐口陶土層（堆積年代は新第三

紀中新世）から採取された既存試料を用いて、堆積物の顕微鏡観察、X 線回折分析による鉱物組

合せ及び全岩化学組成分析と粒度分析による風化残留元素の濃集状態について検討してきた。平

成 28 年度は、従来の陶土層に加えて、愛知県瀬戸地域に分布する瀬戸層群瀬戸陶土層（中新世）

と三重県北部から琵琶湖南部に分布する古琵琶湖層群上野層（堆積年代は新第三紀鮮新世）で採

取された既存試料を活用した検討を行い、古風化度の観点からそれぞれの比較を行った。これら

陶土層の分布を図 3.1-1 に示す。 

 

 

図 3.1-1 瀬戸層群と古琵琶湖層群の分布 

吉田（19922)）と川辺ほか（19963)）に基づいて作成。 

 

(1)  瀬戸層群瀬戸陶土層の地質概要 

瀬戸層群瀬戸陶土層の既存試料は、愛知県瀬戸市北部の窯業原料ないし珪砂を採掘する粘土

鉱山 A、D、I 及び K に位置する（図 3.1-2）。この地域では、基盤である領家花崗岩類及び中新

統瑞浪層群が分布する。領家花崗岩は、黒雲母白雲母花崗岩からなる（中山, 19914)）。これら基

盤岩の上位に不整合関係で中新統－鮮新統の瀬戸層群が重なる。愛知県に分布する瀬戸層群は、

下位の粘土を主体とする瀬戸陶土層と、上位の砂礫を主体とする矢田川累層に分けられる（松沢

ほか, 19605)）。瀬戸陶土層は東濃地方の土岐口陶土層と同時代に堆積したと考えられている。 

 



 

付 1-5 

 
図 3.1-2 東濃地方の中新統の分布と検討した鉱山位置（A, D, I, K） 

地質図は中山・陶土団体研究グループ（19896)）を簡略化。 

 
(2)  古琵琶湖層群上野層・伊賀層の地質概要と既存試料の地質 

古琵琶湖層群上野層の既存試料は、三重県伊賀市上野～島ヶ原地域に分布する鉱山（鉱山 1 及

び鉱山 2）に位置する（図 3.1-3）。この地域では、基盤岩として領家花崗岩類と、それを不整合

に覆う鮮新統湖琵琶湖層群の上野層と伊賀層が知られている。試料採取が行われた鉱山の周辺で

は、上野層上部の伊賀粘土部層とその上位の伊賀層北又礫部層が分布している（川辺, 19867)）。

本共同研究においては、北又礫部層の既存試料も利用した。 

 

 

図 3.1-3 伊賀粘土部層 調査地域：三重県伊賀市上野盆地－島ヶ原地域の地質図 

川辺ほか（19963)）を編集。 
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鉱山 1 と鉱山 2 には、古琵琶湖層群上野層の伊賀粘土部層とその上位の伊賀層の北又礫部層が

分布している。これらの地層について、信州大学により 1/100 スケール地質柱状図が作成されて

おり（図 3.1-4）、岩相、堆積構造、地層境界及び水平・垂直方向の重なりから、以下に記述する

13 の堆積相へ区分が行われている。なお、柱状図には試料採取層準もあわせて示す（図 3.1-4）。 

 

 

図 3.1-4 伊賀粘土部層柱状図とサンプル採取層準 

 
Facies a：礫支持礫層相：層厚約 200 cm。本層相は礫支持、砂基質の大－中礫層である。礫は

円－亜円礫からなり、無構造ないしインブリケーションを示す大礫層からなる。水平距離約 15 

m にわたって追跡でき、シルト－粘土層と指交関係にあることが露頭において観察できる。ま

た、上位に向かって斜交層理礫質砂層、含泥層平板状斜交層理砂層へ明瞭な境界をもって接する。 

本層相下部の塊状礫層は Miall (1977)8)の Gm や Miall (1996)9)の Gh に、上部の成層礫層は

Miall (1977)8)の Gp に類似する。礫支持の礫層は、細粒砕屑物の洗い流しが十分なされたことを

示す。塊状ないし成層した礫層からなり級化構造を持つこと、湖成層と考えられるシルト－粘土

層と指交関係で接することから、本層相は、湖内部における礫質チャネル堆積物と解釈できる。 

Facies b：斜交層理礫質砂層相：層厚 70～100 cm。本層相は、中礫－極粗粒砂層（礫径；最大

6 cm）、中粒－細粒砂層及びシルト質砂層が挾在する不均質堆積物から構成される。これらは、

水平距離約 10 m にわたって側方付加を示す斜交層理を示す。単層内部では級化構造を示す。礫

は亜角－円礫から構成される。本層相は、礫支持塊状礫層の上位に明瞭な境界をもって接し、側

方にカレントリップル葉理砂層、シルト－粘土層と指交関係で接する。本層相は北又礫部層にの

み出現し、古流向と側方付加の向きが類似する傾向にある。 
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本層相を構成する岩相は、Miall (1977, 1996)8), 9)の Sp、St に類似する。礫支持塊状礫層の上

位に重なること、シルト－粘土層が示す滞水成層と指交関係にあることから、湖内部におけるチ

ャネルないしバーの堆積物と考えらえる。 

Facies c：チャネル状斜交層理礫質砂層相：150～200 cm の深さで下部の膨縮状砂泥互層、塊状

シルト－粘土層と著しい削り込み構造を持って接し、露頭では約 15 m の幅で分布する。下部か

ら、平板型斜交層理、セット幅 15～20 cm の小規模なトラフ型斜交層理を示す淘汰の良い礫質

粗粒－中粒砂層（礫径；最大 0.5 cm）、セット幅約 150 cm の大規模なトラフ型斜交層理を示す

礫質極粗粒砂層（礫径；最大 3 cm）、中規模のトラフ型斜交層理を示す粗粒－中粒砂層、カレン

トリップル葉理ないし平行葉理を示すシルト質砂層から構成される。また、内部にシルト－粘土

からなる数 mm の薄相を挟む。礫は円－亜円礫からなり、礫径が大きい層ほど淘汰が悪い。ま

た、側方付加を示す斜交層理がある。基底部にはラグ堆積物、偽礫が濃集する。本層相は、上部

に向けて細粒化し、膨縮状砂層－炭質泥層互層と明瞭な境界をもって接する。また、上方に向か

って細粒化し、粘土基質亜炭層相、膨縮状砂層優勢砂泥互層相へ漸移する。本層相の古流向と側

方付加の方向は直交しており、フォアセットの方向は分散傾向にある。 

本層相を構成する岩相は、下位の礫質粗粒－中粒砂層において Miall (1977)8)の Sp ないし St

に、その上位の礫質極粗粒砂層において Gp に類似し、掃流による堆積物と考えられる。垂直・

水平方向の堆積構造・粒度の変化や側方付加する斜交層理は、流路の側方移動を示唆する。後述

の自然堤防、氾濫原、沼沢地性堆積物と水平・垂直方向に接し、チャネル状の断面を呈すること

から、本層相は蛇行ないし網状河川のチャネルやバーの堆積物と考えられる。  

Facies d：含泥層平板状斜交層理砂層相：層厚 15～90 cm。中粒砂卓越の粗粒－極細粒砂層から

構成され、数 cm 厚の級化構造を示す砂質粘土層を挟む。露頭では上下ともに凸状をなすレンズ

状の断面を示す。また、侵食構造、平板型斜交層理、高角度（20～30°）でセット高 10 cm の

フォアセット葉理を示す。本層相は、砂層優勢砂泥互層を削り込むか、礫支持塊状礫層の上位に

明瞭な境界をもって接する。また、上位に向かって膨縮状砂層－炭質粘土層互層と明瞭な境界を

もって接するか、シルト－粘土層、粘土基質亜炭層へ漸移する。 

本層相は、Miall (1977)8)の Sp に類似するが、砂質粘土の薄層を挟む点でそれと異なる。本層

で認められる下に凸状の外形は、高流速の水流の侵食によるものである一方、上に凸状をなす堆

積形態は、水流の減速過程で形成されたと考えられる。このことは、砂層堆積前に侵食によって

できた凹地形に、掃流運搬による本層が堆積したことを示す。したがって、本層相は河道内のバ

ーないし自然堤防の堆積物と解釈できる。 

Facies e：含角礫塊状シルト層相：層厚数 cm～160 cm。細礫が無秩序に散在する不淘汰・塊状

の極細粒砂混じりシルト－粘土から構成され、レンズ状の外形を呈する。本層相はいわゆる「蛙

目粘土」と称される窯業原料粘土に相当する。礫は平均礫径約 3 mm で、角－亜角礫の石英粒か

らなる。主に無構造であり、局所的に含礫率が高く礫径も大きい部分が偏在する。本層相は伊賀

粘土部層の最下部層にのみ出現し、粘土基質亜炭層相、含植物片シルト－粘土層相、塊状シルト

－粘土層相と垂直方向に明瞭な境界をもって接する。 

不淘汰な含礫シルトから構成されることや礫が不規則に配列する堆積構造は、高粘性の堆積

物重力流の特徴である（徐・平, 198910)）。本層相は低密度デブリーフロー堆積物と解釈でき、

Miall (1996)9)の Gmm に相当する。 

Facies f：カレントリップル葉理砂層相：層厚 25～80 cm。比較的淘汰の良い中粒－細粒砂から

構成され、泥層を挟まない。内部構造としてカレントリップル葉理や小規模な平板型斜交層理を

示す。本層相は、チャネル状斜交層理礫質砂層、含泥層平板状斜交層理砂層、膨縮状砂層－炭質

粘土層互層、砂層－良淘汰粘土層互層の上位に明瞭な境界をもって重なる。また、部分的に水平
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方向へ斜交層理礫質砂層と指交関係で接する。 

本層相は、Miall (1977)8)の Sr に相当し比較的細粒な砂粒子から構成されることから、低流速

の掃流によって堆積したと考えられる。本層相は小規模なチャネルないし高流速の砂礫質チャネ

ル河道内での衰退過程で堆積したバーの堆積物と考えられる。 

Facies g：砂層優勢砂層－炭質泥層互層相： 層厚約 200 cm。膨縮状ないしレンズ状の外形を呈

する中粒－細粒砂層と炭質葉理と直径 50 cm 以上の材化石を挟む砂質シルト層の互層から構成

される。砂層と泥層の境界は明瞭で、各層ともに層厚数 cm である。砂層は内部構造として、カ

レントリップル葉理、侵食構造、逆級化構造ないし無構造を示す。砂層は上方厚層化・粗粒化す

るが、垂直方向の層厚・粒度変化に関わらず淘汰が良い。本層相は側方への連続性に比較的富む。 

本層相は、Miall (1977, 1996)8),9)の Fl に類似するが、炭質葉理を挟む点でそれと異なる。一

般に、逆級化構造は氾濫原における洪水堆積物の特徴である（増田・伊勢屋, 198511)）。フォア

セット葉理を示す砂層とシルト～粘土層の互層は、掃流による砂の運搬・堆積と浮遊泥の沈降が

繰り返していたことを示す。さらに、砂層から泥層へ鮮明な境界をもって変化することは、砂が

瞬時に運搬・堆積され、浮遊泥の沈降する静水環境に変化したことを示す。よって、本層相はチ

ャネルに近接した氾濫原の堆積物と考えられる。 

Facies h：膨縮状砂層－炭質粘土層互層相：層厚 30～120 cm。膨縮状ないしレンズ状の外形を

呈する中粒－極細粒砂層、炭質葉理を挟む良淘汰シルト－粘土層の互層から構成される。砂層と

泥層の境界は明瞭である。砂層は内部構造として、フォアセット葉理、逆級化構造ないし無構造

を示す。しばしば火炎構造や荷重跡が認められる。シルト－粘土層は、数 mm の炭質葉理を挟

むが、その量は含炭質泥層砂層優勢砂泥互層相よりも多い。本層相は、チャネル状斜交層理礫質

砂層によって侵食されている。また、塊状シルト－粘土層、粘土基質亜炭層とは、垂直方向に明

瞭な境界をもって接する。 

本層相は、Miall (1977, 1996)8), 9)の Fl に類似するが、炭質葉理を挟む点でそれと異なる。砂

層が逆級化構造を示すこと、砂層が泥層へ明瞭な境界をもって変化すること、堆積後変形が認め

られること、チャネルやバーの堆積物と接することから、本層相は、間欠的に洪水流が流入する

自然堤防の堆積物と考えられる。  

Facies i：砂層－良淘汰粘土層互層相：層厚約 50 cm。粗粒－極細粒砂層、炭質葉理を挟む良淘

汰粘土層の互層から構成される。砂層と泥層の境界は明瞭である。砂層は内部構造として、級化

構造、フォアセット葉理を示し、シート状の形態を示す。膨縮状砂層－炭質泥層互層相と岩相が

類似するが、本層相では変形構造が少なく、級化構造を示し、砂層と泥層の水平方向への連続性

が非常に良いといった違いが認められる。本層相はシルト－粘土層と垂直方向に明瞭な境界をも

って接する。 

本層相は、砂層と泥層の明瞭な境界や砂層が級化構造を示すことから、比較的安定した滞水

域が卓越する氾濫原の堆積物と考えられる。堆積後の変形構造が少ないこと、洪水流による砂層

が級化構造を示すことから、本層相は河道から遠い氾濫原で堆積したと考えられる。 

Facies j：シルト－粘土層相：層厚 20～200 cm。淘汰の良いシルト－粘土から構成される。無構

造で、一部に不明瞭な平行葉理がみられる。上位層との境界では、細粒－極細粒砂によって埋め

られた直径数 mm、長さ数 cm の生痕がしばしば産する。本層相は、鉱山 1 に露出する伊賀粘土

部層の下部層に卓越し、粘土基質亜炭層や含植物片シルト－粘土層、膨縮状砂層－炭質泥層互層

と垂直方向に明瞭な境界をもって接する。 

本層相は、Miall (1977, 1996)8),9)のFsmに相当する。淘汰の良いシルト－粘土から構成され、

平行葉理を部分的に示すことから、洪水流が到達しないような浮遊泥の沈降による静穏な湖の堆

積物と考えられる。 
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Facies k：含植物片シルト－粘土層相：層厚約 40 cm。材化石を豊富に挟むシルト－粘土から構

成され、泥炭として産する場合もある。本層相はいわゆる木節粘土と呼称される窯業原料粘土に

相当する。また、垂直方向に含角礫塊状シルト層と明瞭な境界をもって接するか、粘土基質亜炭

層へ漸移するか指交関係で接する。 

本層相は、Miall (1977, 1996)8), 9)の C に相当する。材化石や泥炭を産する泥層は、植物片が集

まりやすくかつ浮遊泥の沈降による堆積環境が想定される。よって、本層相は、後背湿地の沼沢

地の堆積物と考えられる。 

Facies l：粘土基質亜炭層相：層厚 60～90 cm。シルト－粘土基質の亜炭から構成される。これ

と類似する含植物片シルト－粘土層相と比べて粘土基質部に乏しい。水平方向への連続性が良く、

シルト－粘土層相、膨縮状砂層－炭質泥層互層相と垂直方向に明瞭な境界をもって接する場合が

多い。また、含植物片シルト－粘土層へ漸移するか指交関係で接する。 

本層相は、Miall (1977, 1996)8), 9)の C に相当し基質が乏しいことから水流の少ない沼沢地の堆

積物と考えられる。 

Facies m：珪藻土層相：層厚 20 cm。本層相は、シルトサイズの砕屑物を少量含む白色の珪藻土

である。鏡下において、珪藻や空隙が頻繁に認められる。垂直方向に、膨縮状砂層－炭質粘土層

互層と不鮮明な境界をもって接する。 

 
上述のそれぞれの堆積相の累重関係から、基本的な堆積物の形成環境を推定した結果を以下

に述べる。 

伊賀粘土部層では、氾濫原、湖沼堆積物が卓越する。本層下部では含角礫塊状シルト層相が

卓越し、本層上部では、チャネル状斜交層理砂礫層相が増加する。鉱山 2 に分布する伊賀粘土部

層の基盤岩との境界には、北又礫部層でみられるような大－中礫の礫支持礫層相が認められる。 

堆積相遷移の特徴として、伊賀粘土部層は後背湿地の堆積物を主体とし、河川チャネル堆積

物や粗粒な氾濫原堆積物を含み、厚い砂岩層や礫岩層は単独で出現する傾向がある。そしてそれ

らの粗粒相は、上方粗粒化や細粒化といったシステマティックな岩相遷移を示さない。後背湿地

内の砂岩相は上方粗粒化を示すものがあることから、クレバススプレイや自然堤防に近い部分に

堆積したと考えられる。したがって、その堆積相の多様性から蛇行河川システムによって形成さ

れた可能性が高い。 

また、一般に氾濫原堆積物には根化石や古土壌などが形成されることが多いが、この地域の

伊賀粘土部層では土壌形成の痕跡はわずかにしか認められない。また、細粒堆積物が卓越し粗粒

堆積物が少ないことから、堆積物の形成環境そのものが大規模な河川系から遠く、堆積地そのも

のも低湿で古土壌形成が十分なされなかった可能性が高い。したがって、堆積後の風化変質は軽

微であったと推測できる。 

一方、北又礫部層は大礫を含む礫支持礫層相とその上位の斜交層理砂礫層相からなる。これ

らはシルト－粘土層と指交関係で接する。泥質岩相に乏しく、礫質・砂質な堆積物が卓越するこ

とから湖底内のチャネル堆積物と考えられる。 

なお、古琵琶湖層群から採取した既存試料は、上記の堆積相解析の結果に基づいて、主に泥

質岩試料が採取されている。採取層準は図 3.1-4 に示されている。 

 
3.1.2  分析方法 

(1)  X 線回折分析による堆積物中の鉱物の同定と蛍光 X 線による全岩化学組成分析 

堆積岩や堆積物試料の場合、粒度によって鉱物構成が大きく変化することが知られている

（例えば、Ingerson, 199812)）。特に、粘土成分を大量に含む試料と砂質成分を含む試料では、
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起源となる岩石が同じであっても粒度特性によって構成鉱物が大きく異なることは経験的によく

知られている。しかし、実際の堆積物を構成する粒子の種類や粒度は非常に多様であり、基質量

や粒子の淘汰・選別の程度も試料によって異なるため、鉱物構成はその都度、何らかの方法で検

討される必要がある。ここでは、X 線回折分析の結果によって得られた代表的な構成鉱物を記載

し、粒度と X 線回折分析の関連について述べる。 

 
a. X 線回折分析 

測定試料としては、約 1 mm 粒径に粗粉砕した後、片栗粉状に微粉砕したものを用いる。な

お、定方位試料は、以下の手法を用いて粘土分（2 μm 以下）を回収した。 

粉砕した試料約 15 g と適量の水をビーカーに入れよく撹拌し、超音波振蕩器で約 3 分間粘土

粒子を分散させる。分散させた試料、水 1,000 ml、分散剤（耳かき一杯程度）をシリンダーに

入れ、ストークスの法則（t＝0.3 ɳh/g(σ-ρ)D2、t：沈降時間（分）、ɳ：水の粘性率（20 ℃で 1.00

×10-2dyne・sec/cm2、h：沈降距離（cm）、g：重力加速度（980 cm/sec2）、σ：粒子の比重、

ρ：水の比重、D：粒子の直径（2 μm））から求めた放置時間（8 時間）静置した後、水面下 10 

cm の懸濁液をすべてサイフォンで回収した。なお、分散剤には二リン酸ナトリウム＋水和物を

用いた。回収した試料は、遠心分離器にかけ、上澄みを捨て、沈殿した粘土粒子を回収した。続

いてガラススライド法を用いて、回収した試料から定方位試料を作成し、乾燥させた後に分析を

行った。  

X 線回折分析の測定条件は以下の通りである。定方位試料の分析には信州大学理学部設置の粉

末 X 線回折分析装置（株式会社 RIGAKU 製 Ultima Ⅳ X-ray Diffractometer）を、不定方位試

料の分析には日本原子力研究開発機構東濃地科学センター設置の粉末 X 線回折分析装置（株式

会社 RIGAKU製 Ultima Ⅳ X-ray Diffractometer）を用いた。特性 X線には、Cu-Kα線（波長, 

1.5418 Å）を使用し、面間隔（d）への変換は、ブラッグの式（2 dsindθ＝nλ）を用いて行っ

た。測定条件は表 3.1-1 に示すとおりである。 

 
表 3.1-1 X 線回折分析の測定条件 

 定方位 不定方位 

Target Cu Cu 

tube voltage 40 kv 40 kv 

tube current 40 mA 30 mA 

scan field 2 θ＝3～40 ° 2 θ＝3～70 ° 

scan rate 1 °/min 8 °/min 

sampling angle 0.02 ° 0.02 ° 

 
測定データにおける強度は、バックグラウンドの除去を行ったものを用いた。 

不定方位試料における各鉱物の同定は、次のように判断した。 

① 石英：3.35 Å付近に強い一次反射を示す。  

② アルバイト： 3.26 Åと 3.00 Åに特徴的な反射を示す。  

③ 雲母類：10 Å付近に底面反射を示す。  

④ カオリナイト：7 Åに強い一次反射を示す。 

⑤ 膨潤性粘土鉱物：14-15 Åに幅広い一次反射を示す。  
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また、定方位試料における各粘土鉱物の同定は、下田 (1985)13)に従い、次のように判断した。 

① スメクタイト：15.0～15.5 Åに強い一次反射を示し、幅広い底面反射を持つ。エチレング

リコール処理によって 17.0 Åに膨潤する。300 ℃の加熱処理によって、10 Å付近に収縮

し、500 ℃の加熱処理によって 9.5 Å付近にさらに収縮する。塩化カリウム処理によって

12.5 Å付近に移動する。  

② バーミキュライト： 14.3 Åの底面反射を示し、エチレングリコール処理によって移動しな

い。ただし、バーミキュライトの中には、エチレングリコール処理を施しても、その層電

荷によってスメクタイトと同様な変化を示すものがある。そのため、塩化カリウム処理を

行い 10Åに収縮するものをバーミキュライトとする。また、塩化カリウム処理により 10 

Åに収縮する 14～15 Åグループのうち、塩酸処理によって変化がみられないものを Al バ

ーミキュライト、ピークが消失するものをバーミキュライトとする。スメクタイトと同様

に、300 ℃の加熱処理によって、10 Å付近に収縮し、600 ℃の加熱処理によって 9.5 Å付

近にさらに収縮する。  

③ 緑泥石： 7 Åと 14～15 Åの底面反射を示す。塩化カリウム処理と 300 ℃までの加熱処理

による変化はなく、600 ℃の加熱処理によって 14 Åの回折線の強度が増す。また、塩酸処

理によって回折線が消失したものは、Fe や Mg を主成分とすることから酸によって溶解し

やすい 3 八面体型緑泥石とし、容易に溶解せず回折線が変化しないものを 2 八面体型緑泥

石とする。  

④ 雲母粘土鉱物 (イライト)： 10 Å付近に底面反射を示す。また、エチレングリコール処理、

加熱処理で変化しないことから、ハロイサイトと区別される。  

⑤ カオリナイト： 7 Åに強い一次反射を示し、600 ℃の加熱処理によってこれらの回折線が

消失する。また、塩酸処理によって変化しない。  

⑥ 石英：3.35 Å付近に強い一次反射を示し、各処理による変化はない。 

 
b. 蛍光 X 線全岩分析 

泥質試料と泥質砂試料について全岩化学組成分析を行った。 

主成分元素分析は、日本原子力研究開発機構 東濃地科学センター設置の波長分散型蛍光 X 線

装置（株式会社リガク製 ZSX-Primus Ⅱ）を使用した。X 線管球は Rh 管球（4.0 kW）を用い、

測定電圧と電流は 50 kV、60 mA とした。試料ホルダーには、内径 30 mm の試料マスクを使用

した。 

 
c. ICP-MS 微量元素測定 

本共同研究では、新潟大学理学部設置の誘導結合プラズマ質量分析計（ICP-MS, Agilent 

Technologies 社製 HP7500a）を使用し、REE について測定した。 

ICP-MS 用の試料の分解にはアルカリ溶融法を用いた。溶融手順は Roser et al. (2000)14)に従

い、融剤として炭酸ナトリウムを使用した。700 ℃以上の電気炉で 30 分間燃焼させた粉末試料 

（0.1000±0.0005 g）を白金るつぼへ入れ、マイクロピペットを用いて H2O （0.5 ml）を投入

し、静かに振動し試料粉末を湿らせた。次に EL 級 HF （1 ml）を投入し撹拌し、150 ℃のホッ

トプレート上で 1～2 時間放置し乾固させた。乾固物が覆われるように炭酸ナトリウム （0.5000

±0.0005 g）を投入し、950 ℃以上の電気炉で 15 分間加熱分解した。加熱したるつぼに EL 級

HNO3（5 ml）、H2O （10 ml）、EL 級 HF を数滴加え、150 ℃のホットプレート上で 20 分間加

熱し、溶融生成物を分解した後、マイクロピペットを用いて、るつぼ内の上澄みをポリボトルに
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移した。この溶液化、加熱分解、回収を 2 回行い、最終的には H2O を順次滴下し 1000 倍希釈

溶液とした。最後に、1000 倍希釈溶液 （0.2 ml）、5％硝酸溶液 （9.7 ml）、内標準溶液 （Bi、

In、Re；0.1 ml）を混ぜ、5 万倍希釈溶液をつくり、これを最終希釈溶液として測定に用いた。 

測定値の補正計算は、宮下(2007)15)と同様の方法で行った。元素検出感度の低下（ドリフト）

による影響を排除するために、 内部標準物質として未知試料に In、Re 及び Bi を添加し、内標

準補正を行った。また、白金るつぼからの元素の混入による影響を排除するために、試料を投じ

ずに同様に溶融した希釈溶液（ブランク）を 7 試料に一度測定し、この値を未知試料のバックグ

ラウンドとみなして差し引いた。ICP-MS では、イオン化の際の酸化物の生成により、質量数の

低い元素が質量数の高い元素の波長に干渉を起こすことから、干渉補正を行う必要があるので、

干渉補正は、Eu、Gd、Tb、Dy、Ho、Er、Tm、Yb、Lu、Hf、Ta 及び U について行い、未知

試料測定前に干渉を引き起こす元素を滴下した溶液を測定し、それらの生成比を求めることで補

正を行った。 

各元素の定量は、USGS の標準試料 BHVO-2（ハワイ島玄武岩；Eggins et al., 199716)）を未

知試料と同様に溶融・分析することで得られた検量線により行った。 

 
3.2 化学分析の結果 

古琵琶湖層群及び瀬戸層群土岐口陶土層、瀬戸陶土層から採取された試料の岩質、過去の土

壌化の有無、堆積環境を表 3.2-1～表 3.2-3 に示す。瀬戸層群瀬戸陶土層及び東濃地域の土岐口

陶土層の試料の分析値とあわせて、主要元素組成分析結果と CIA 値、Al2O3/SiO2、後述の REE

組成から決定した源岩識別グループを表 3.2-4～表 3.2-6 に示す。 

なお、CIA 値は以下の式で算出される。 

 
CIA＝molar ratio [Al2O3 / (Al2O3＋Na2O＋K2O＋CaO*)×100] 

 
ここで、CaO*は、珪酸塩鉱物に含まれる CaOの総量であり、炭酸塩鉱物と燐酸塩鉱物に含ま

れる CaO は除く必要がある。本共同研究では、便宜的に全 CaO から P2O5 を引いたモル数が

Na2Oより小さい場合は、全CaOからP2O5を引いた値をCaO*とする。また、全CaOからP2O5

をひいたモル数が Na2O より大きい場合は、CaO*を Na2O と同量として扱う。以下に主要造岩

鉱物の理想的化学組成から算出される CIA 値を示す（McLennan et al., 199317)）。一般的な造岩

鉱物における CIA 値を表 3.2-7 に示す。 

伊賀粘土部層の化学組成は、おおよそ SiO2が 60.28～75.70 重量％、Al2O3が 16.36～34.44 重

量％、Fe2O3 が 1.03～5.99 重量％であった。一方、北又礫部層では、おおよそ SiO2 が 72.18～

74.18 重量％、Al2O3 が 17.51～20.60 重量％、Fe2O3 が 1.85～3.81 重量％であった。土岐口陶

土層及び瀬戸陶土層の化学組成は、おおよそSiO2が56.98～97.62 重量％、Al2O3が1.64～38.33 

重量％、Fe2O3が 0.14～3.28 重量％であった。これらの化学組成値から粒度を表す Al2O3/ SiO2

比、風化度を表す CIA 値を算出したところ、伊賀粘土部層の Al2O3/SiO2 比は 0.17～0.72、CIA

値は 52～95 であり、北又礫部層の Al2O3/SiO2比は 0.24～0.31、CIA 値は 72～80 であった。ま

た、土岐口陶土層及び瀬戸陶土層の Al2O3/SiO2比は 0.02～0.67、CIA 値は 58～95 であった。 
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表 3.2-1 古琵琶湖層群伊賀粘土部層と北又礫部層の試料の詳細 

P.：存在が認められる、Si：シデライト（菱鉄鉱）の濃集が認められる、ms：中粒砂、fs：細粒砂。 
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表 3.2-2 瀬戸層群土岐口陶土層の試料の詳細 

P.：存在が認められる、vcs：極粗粒砂、ms：中粒砂、fs：細粒砂。 
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表 3.2-3 瀬戸層群瀬戸陶土層の試料の詳細 

P.：存在が認められる、cs：粗粒砂、ms：中粒砂、vfs：極細粒砂。 
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表 3.2-4 古琵琶湖層群伊賀粘土部層と北又礫部層の試料における主要元素組成・CIA 値・

Al2O3/SiO2・REE 組成に基づく源岩識別グループ 

（A、B、C、D；本文参照） 
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表 3.2-5 瀬戸層群土岐口陶土層の試料における主要元素組成・CIA 値・Al2O3/SiO2・REE 組成に

基づく源岩識別グループ 

（B、C；本文参照） 
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表 3.2-6 瀬戸層群瀬戸陶土層の試料における主要元素組成・CIA 値・Al2O3/SiO2・REE 組成に基

づく源岩識別グループ 

（C、D、E；本文参照） 

 

 
表 3.2-7 主要造岩鉱物における CIA 値 

鉱物 CIA 値 

長石 50
黒雲母 50
普通角閃石 10～30 
輝石 0～10 
イライト、スメクタイト 70～85 
カオリナイト、緑泥石、ギブサイト 100

 
3.3 風化度に関する検討 

3.3.1  Eu-Anomaly-(La/Sm)Nによる後背地判別 

堆積物から供給源の風化状況を推定するには供給源岩が判明していることやその化学組成が

既知であることが必要である。そのため、供給源の性質を探るために、コンドライトによって規

格化された REE スパイダーダイアグラムにおける Eu 負異常と、軽希土類元素である La と Sm

の比：(La/Sm)Nを使用する。算出方法は、Taylor and McLennan (1985)18)に従った。これらの

指標はマグマの分化に伴い比率が変化することが知られているため、結果的に共にマグマ系列の

分化度を示すこととなる。また、REE は共に類似した化学的挙動を示すため、それぞれの元素

の比率そのものは続成作用によって改変されにくいといえる。そのため、堆積岩での REE それ

ぞれの比率は供給源となる地質体におけるマグマ系列タイプの構成比を反映する。 

鮮新統の古琵琶湖層群伊賀粘土部層と中新統の瀬戸層群瀬戸陶土層ならびに土岐口陶土層を

Eu 負異常と(La/Sm)N比によって比較すると（図 3.3-1）、五つのグループに分けることができる。
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これらのグループはそれぞれ分化程度の異なるマグマ系列の火成岩を母岩とすると考えられるが、

Eu負異常は斜長石鉱物片の濃集度とも関連する。例えばグループ Aは高(La/Sm)Nによって特徴

付けられ、最も分化したマグマに由来すると考えられる。一方、グループ C は低(La/Sm)N－小

規模な Eu 負異常を示し、未分化なマグマを起源とする岩石種を含むと考えられる。グループ D

は低(La/Sm)N－中程度の Eu 負異常を示し、やや分化したマグマ系列（安山岩類）である。グル

ープ B は中程度の(La/Sm)N 比と中程度の Eu 負異常を示すので、上述 3 グループの中間的な組

成と言え、安山岩質～デイサイト質と考えられる。グループ E は大きな Eu 負異常に特徴づけら

れるが、(La/Sm)N 比は中程度のものが多い。そのため、やや分化したマグマ系列を母岩とする

岩石から供給され、削剥・運搬過程において雲母類や長石類が減少するような鉱物粒子の溶解や

選択的な除去を被っていると考えられる。 

 

 

図 3.3-1 Eu 異常と(La/Sm)Nを使用した源岩識別図 

 
3.3.2  Al2O3/SiO2-CIA によるアルカリ・アルカリ土類元素濃集度判別 

堆積場と後背地の化学風化度を検討するために、全岩化学組成値を利用した風化指標が利用

されている。中でも CIA 値は、可溶性成分（CaO、Na2O、K2O）と難溶性成分（Al2O3）の比

率を用いた指標で、アルカリ・アルカリ土類元素と難溶性元素である Al2O3の比率を用いて化学

風化度を表現でき、広く用いられている。これらの化学成分の構成は火成岩に一般的に含まれる

斜長石の風化をモデルとしており、普遍性が高い。本共同研究でも CIA 値を用いて、化学風化

度を評価する。これらの成分の変化は、Al2O3－(CaO+Na2O)－K2O の三成分ダイアグラム（A-

CN-K 図）でも表現される。 

一方、Al2O3/SiO2比は Al2O3を主に含む粘土鉱物と石英粒子の比率を表し、主に粒度を表す指

標として用いることができる（日本原子力研究開発機構, 201619)）。 

これらの Al2O3/SiO2 比と CIA 値を用いたグラフ（図 3.3-2）では、瀬戸層群の陶土層（土岐

口陶土層及び瀬戸陶土層）とともに伊賀粘土部層は Al2O3/SiO2 比と CIA 値に正相関があり、細

粒なものほど CIA 値が高い。伊賀粘土部層はその多くが Al2O3/SiO2 比は 0.20～0.60 であり、

CIA 値は 70～90 程度である。一方、瀬戸層群の陶土層中新統は更に広い範囲にプロットされる

が、おおよそ Al2O3/SiO2比は 0.05～0.60、CIA 値は 85～95 程度である。 

Eu 異常と(La/Sm)Nを使用した源岩識別図において分けられたそれぞれのグループに着目する

と、古琵琶湖層上野層伊賀粘土部層の B、D グループ、瀬戸層群瀬戸陶土層の D グループにお

いて明瞭な相関関係が認められる。C、E グループでは、検討個数が少ないためか、相関は認め

られない。 
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図 3.3-2 Al2O3/SiO2比と CIA 値の関係 

 
3.3.3  供給源岩ごとの風化強度 

REE 組成によって認識された五つのグループごとに Al2O3－(CaO+Na2O)－K2O 三角図にプ

ロットしたのが図 3.3-3 である。これまでの検討で明らかとなったように、CIA 値は堆積物の粒

度と密接に相関するので、同様な粒度の試料を比較することが必要である。そのため、扱う試料

を Al2O3/SiO2比が 0.2～0.5 のものに限定した。 

結果として、古琵琶湖層群伊賀粘土部層のプロットされる位置は、グループ A、グループCと

も Al2O3の端成分付近に相当する。グループ B、グループ D では CIA 値は 70～80 程度であり、

グループ A、C とは異なった部分にプロットされる。一方、瀬戸層群の陶土層はそのほとんどが

グループ B に属し、CIA 値は 80～95 程度を示す。また、グループ E に属する瀬戸層群の陶土層

も CIA 値は 80～95 程度を示す。 

伊賀粘土部層と北又礫部層でのこれらの後背地グループの垂直分布と X 線回折分析による鉱

物組合せを図 3.3-4 に示す。これによれば、層準によって後背地グループは異なり、伊賀粘土部

層下部ではグループ A、上部ではグループ B、北又礫部層ではグループ Dが卓越する。構成鉱物

では伊賀粘土部層下部ではカオリナイトが、伊賀粘土部層上部と北又礫部層では雲母鉱物が卓越

する（図 3.3-4）。このことから、グループ A はカオリナイトに富み、グループ B、D が雲母鉱

物に富むといえる。 
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図 3.3-3 後背地グループごとの A-CN-K ダイアグラム 

粒度を揃えるために Al2O3/SiO2比が 0.2～0.5 の試料に限定した。瀬戸層群土岐口陶土層はグル

ープ B、C の中部中新統に、瀬戸層群瀬戸陶土層はグループ D、E の中部中新統に属する。 

 

 

図 3.3-4 後背地グループの層準ごとの分布と X 線回折分析による鉱物組合せ 

 
3.3.4  供給源岩と堆積環境の変遷 

古琵琶湖層群の堆積柱状図に試料ごとの供給源（グループ A、B、C 及び D）をプロットして

みると、鉱山 1 では、グループ A、B、C 及び D の供給源が層準ごとに頻繁に入れ替わることが

わかる（図 3.3-4）。これはそれぞれの層準を形成した河川系がそれぞれ異なる集水域や供給源岩

を持っていたことを意味する。一方、鉱山 2 ではグループ D が卓越し、供給源はある程度一貫
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している。したがって、伊賀粘土部層の堆積においては、地域ごとに集水域の異なる複数の河川

系に由来する砕屑物が入れ替わりつつ集積する環境、北又礫部層では供給河川が大きく変化しな

い環境にあったと推定される。 

また、グループ D は低(La/Sm)N 及び中程度の Eu 負異常を示すので、安山岩などの岩石種に

由来すると考えられる。鉱山 1 における出現層準も凝灰岩の上位であるなど、降下火山灰の風化

によって生じた可能性が高い。同グループは鉱山 2 において卓越しており、そのような岩石種が

集水域に広く分布していたと考えられる。 

これらをまとめると、古琵琶湖層群伊賀粘土部層では供給源と風化環境の変遷が記録されて

いる。供給源は、大まかにはグループ A；分化したマグマタイプ（花崗岩類）から、グループ

B；中間的な分化度のマグマタイプ（グループ Aと Dの混合？）を経て、グループ D；未分化～

中程度の分化したマグマタイプ（安山岩類）へと変化したと考えられる。一方、堆積環境は蛇行

河川による広い後背湿地を持つ環境から礫質・砂質なチャネルが卓越する環境へ移り、全体とし

て上方に粗粒化している。これらの堆積環境の変化は、供給源岩の変化と一致しており、地形環

境の変化に伴う供給河川系の変更や集水域の変化に起因している可能性がある。 

一方、土岐口陶土層はグループ C や B に大部分が属し、安山岩質な母岩が想定される。瀬戸

陶土層の試料は多くがグループ E に属するので、安山岩質な母岩としつつ、削剥・運搬時の長

石や雲母類の減少が進む状況で堆積したと考えられる。後述するように、これらの試料は高い

CIA 値を持つことから、既に後背地で強い風化を被っていた可能性がある。 
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4. 古風化度を推定する手法に関する検討 

 
4.1  古琵琶湖層群における古風化度の評価 

古琵琶湖層群の伊賀粘土部層の供給源岩と古風化度は多様であり、堆積物を一括した古風化

度の議論は困難である。そのため、供給源岩ごとに風化度を検証することが望ましい。 

この観点に立てば、鉱山 1 のグループ A（花崗岩類）に属する層準が斜長石に乏しくカオリナ

イトを産し、鉱山 2 のグループ D（安山岩類）に属する層準でカオリナイト以外の粘土鉱物が卓

越する点は供給源岩と粘土鉱物などの風化生成物の密接な相関を示すものと言える。即ち、グル

ープ A に属する層準は非常に風化が進んだ花崗岩類に由来すると考えられる。また、これらは

CIA値も高く、強く風化を被る条件のもとで形成されたと考えられる。これに対してグループ D

に属する層準の堆積物は安山岩類に由来する。しかし、調査地域周辺には広い安山岩類の分布は

認められず、礫層にも安山岩礫は乏しい（川辺ほか, 19963)）。そのため、その起源として安山岩

質の火山灰が考えられよう。ただし、分析に供した試料の K2O 濃度は 2.5～3.3 重量％であり、

一般的な安山岩類（2 重量％以下；Imai et al., 199520)）よりも明らかに高い。このことから、

これらの堆積物の K2O 濃度は、本来はより低く、続成段階での K の付加が生じていると考えら

れる。この効果を考慮すれば、本来の Al2O3 濃度はより高く、結果として CIA 値もより高かっ

たものと考えられる。したがって、グループ D の堆積物も強い風化条件の下で堆積した可能性

がある。 

瀬戸層群の土岐口陶土層や瀬戸陶土層を、グループ B、C、D の Al2O3－(CaO+Na2O)－K2O

三角図で比較すると、古琵琶湖層群と同等か、より高い CIA 値を示している。また、瀬戸陶土

層ではコンドライト規格化 REE パターンは他地域と大きく異なり、雲母や斜長石の選択的な除

去や溶解による効果を反映していると考えられる。この効果が化学風化によって生じたと考える

と、瀬戸陶土層の源岩は他地域に比べて非常に強い化学風化を被っていると判断される。 

以上の点から古琵琶湖層群の風化度を評価すると、グループ A に属する伊賀粘土部層の一部

は中新世中期末の土岐口陶土層や瀬戸陶土層と同程度かやや弱い古風化条件を記録しているとい

える。同様に、グループ D に属する堆積物を含む伊賀粘土部層上部や北又礫部層の堆積期であ

っても、やや強い風化条件が存在したと考えられる。鉱山 1 に分布する火山灰層準（S7；川辺

ほか, 19963)）は予野Ⅰ・Ⅱ凝灰岩（3.3 Ma；林・川辺, 199321)）と馬杉凝灰岩（3.1 Ma；林・

川辺, 199321)）の間に位置する。そのため、大まかな堆積年代は 3.2 Ma 程度と考えられる。こ

の時期は第三紀型の落葉樹からなる暖帯型の植物群で特徴づけられる温暖期である（木田, 

199822)）。 

 
4.2  堆積物から読み取る古風化度記録 

これまでの検討の結果、堆積物からの古風化度の判別にはいくつかの制約を設けることが必

要である。 

1） 一連の堆積物であっても、その供給源岩の多様性が見かけ上の古風化度を複雑なものとして

いる。特に、多様な供給源岩に由来する堆積物の場合、層準によって源岩組合せが異なる

場合がある。したがって、REE 等を利用した源岩構成の識別が重要なものとなる。 

2） 同一の供給源に由来する堆積物であっても、堆積時の粒度構成によって異なる鉱物組合せが

生じるため、その化学組成や鉱物構成も多様なものとなる。古風化度を評価する際にはア

ルカリ元素・アルカリ土類元素の流出に伴う全岩化学組成の変化が指標とされるが、粒度

による元素構成の差違を考慮した評価が必要である。 
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上述の供給源岩構成と粒度構成の制約を設けたうえで、粘土鉱物や化学組成からの古風化度

評価が必要である。加えて、火山灰や再堆積性の堆積物の混入と堆積物の粒度変化を読み取るた

めに、試料単位の化学組成や鉱物組合せと堆積物形成のメカニズムを考慮した堆積学的記載を併

用することが有効な手段と言える。特に、供給源変化は供給水系の変化と関連していることが多

いと考えられ、その検討のためには供給源岩の判別とあわせて堆積システムの変化を見いだすこ

とが必要である。また、堆積以後の古土壌形成などによる古風化の影響を評価するためには野外

データを基にした堆積学的検討が不可欠と言える。そのため、これらの古風化環境の評価は、集

水域全体のテクトニックな安定性と堆積盆の安定性を評価できる広域的な堆積学的調査の基盤の

上に実現できると考えられる。 
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5. まとめ 

 
本共同研究においては、過去の岩石の風化状態の復元方法の構築を目的として、岐阜県東濃

地域に分布する陶土層（中新統瀬戸層群土岐口陶土層）、土岐口陶土層と同時期に堆積した愛知

県瀬戸地域に分布する陶土層（瀬戸層群瀬戸陶土層）及び土岐口陶土層と異なる時期に堆積した

三重県上野地域に分布する古琵琶湖層群中の粘土層を対象とした鉱物・化学分析を行った。その

結果は以下のようにまとめられる。 

・ 一連の堆積物であっても、その供給源岩が多様な場合には、見かけ上の古風化度が複雑にな

る場合がある。供給源岩の識別には REE が有効であり、特に、REE 等を利用した源岩構成

の識別が重要である。本共同研究においては、源岩構成の識別に Eu 異常と(La/Sm)N を利用

した。 

・ 源岩の化学組成や鉱物構成は風化の結果として生じる粘土鉱物組合せに影響を与えるため、

源岩を異にする粒子集団からなる堆積物の場合、多様な粘土鉱物構成が生じる可能性がある。

また、粒子の運搬・堆積の過程において、粒度による分別が行われ、特定の粒度からなる粒

子集団が形成され得るため、現実的な風化条件の評価には源岩の推定と粒度分別の強度の両

者を共に議論する必要がある。本共同研究においては、X 線回折分析における石英の反射強

度や全岩化学組成における SiO2（重量%）と Al2O3（重量%）は石英含有量と良い相関を示

し、これらを粒度指標として扱うことが可能であることを示した。 

・ 古風化度を評価する際にはアルカリ元素・アルカリ土類元素の流出に伴う全岩化学組成の変

化が指標とされることから、本共同研究では CIA 値及び Al2O3－(CaO+Na2O)－K2O 三角図

を活用した。ただし、CIA 値は堆積物の粒度と密接に相関するので、同様な粒度の試料を比

較することが必要であるため、Al2O3/SiO2比が 0.2～0.5 のものに限定して検討を行った。 

・ 古風化度の評価を行うためには、上述のような供給源岩構成と粒度構成の制約を設けたうえ

で、粘土鉱物や化学組成に基づく検討が必要である。 

・ 堆積物の供給源の変化は供給水系の変化と関連していることが多いと考えられることから、

その検討には供給源岩の判別とあわせて堆積システムの変化を見いだすことが必要である。

また、堆積以後の古土壌形成などによる古風化の影響を評価するためには野外データを基に

した堆積学的検討が不可欠と言える。 

 

 

引用文献 

1) Nesbitt, H. and Young, G., Early Proterozoic climates and plate motions inferred from 

major element chemistry of lutites, Nature, vol.299, 1982, pp. 715-717. 
2) 吉田史郎, 瀬戸内区の発達史－第一・第二瀬戸内海形成期を中心に－, 地質調査所月報, 

vol.43, 1992, pp.43-67. 
3) 川辺孝幸, 高橋祐平, 小村良二, 田口雄作, 研究報告, 5 万分の１地質図幅 上野地域の地質, 地

質調査所, 1996, 99p. 

4) 中山勝博, 瀬戸市北部の新第三系陶土層の堆積過程, 地質学雑誌, vol.97, 1991, pp.945-958. 

5) 松沢 勲, 嘉藤良次郎, 桑原 徹, 木村敏雄, 植村 武, 都築芳朗, 猿投山南西部地域の地質－特に

陶器原料粘土の地質－, 愛知県知多古窯祉群附編, 1960, pp.1-35. 

6) 中山勝博, 陶土団体研究グループ, 瀬戸層群の堆積盆地, 地球科学, vol.43, 1989, pp.392-401. 
 

 



 

付 1-26 

 
7) 川辺孝幸, 上野盆地西部 花ノ木丘陵の古琵琶湖層群, 地球科学, vol.40, 1986, pp.383-398. 

8) Miall, A.D., A Review of the braided-river depositional environment, Earth-Science 
Review, vol.13, 1977, pp.1-62. 

9) Miall, A.D., The Geology of fluvial deposits: Sedimentary facies, Basin analysis, and 

Petroleum geology, Springer, 1996, 582p. 
10) 徐 垣, 平 朝彦, 粉粒液相としての堆積物重力流の運搬機構, 地学雑誌, vol.98, 1989, pp.754-

760. 
11) 増田富士雄, 伊勢屋ふじこ, “逆グレーディング構造”：自然堤防帯における氾濫源洪水堆

積物の示相堆積構造, 堆積学研究会報, no.22/23, 1985, pp.108-116. 

12) Ingersol, R.V., Kretchmer, A.G. and Valles, P.K., The effect of sampling scale on 

actualistic sandstone petrofacies, Sedimentology, vol.40, 1993, pp.937-953. 
13) 下田 右, 粘土鉱物研究法, 創造社, 1985, pp.89-115. 

14) Roser, B., Kimura, J.-I. and Hisatomi, K., Whole-rock elemental abundances in 

sandstones and mudrocks from the Tanabe Group, Kii Peninsula, Japan, Geoscience 
Reports of Shimane University, no.19, 2000, pp.101-112. 

15) 宮下純夫, 足立佳子, 田中真二, 中川光弘, 木村純一, ポロシリオフィオライトの生成場：微

量成分組成からの検討, 地質学雑誌, vol.113, 2007, pp.212-221. 

16) Eggins, S.M., Woodhead, J.D., Kinsley, L.P.J., Mortimer, G.E., Sylvester, P., McCulloch, 

M.T., Hergt, J.M and Handler, M.R., A simple method for the precise determination of 
≧ 40 trace elements in geological samples by ICPMS using enriched isotope internal 

standardization, Chemical Geology, vol.134, 1997, pp.311-326. 

17) McLennan, S., Taylor, S., McCulloch, M. and Maynard, J., Geochemical and Nd Sr 

isotopic composition of deep-sea turbidites: Crustal evolution and plate tectonic 
associations, Geochimica et Cosmochimica Acta, vol.54, 1990, pp.2015–2050. 

18) Taylor, S.R., McLennan, S.M., The Continental Crust: Its Composition and Evolution, 

Blackwell, Oxford, 1985, 312p. 
19) 日本原子力研究開発機構, 平成 27 年度 地層処分技術調査等事業 地質環境長期安定性評価

確証技術開発 報告書, 2016, 265p. 

20) Imai, N., Terashima, S., Itoh, S. and Ando, A., 1994 compilation of analytical data for 

minor and trace elements in seventeen GSJ geochemical reference samples, "Igneous 

rock series", Geostandards Newsletter, vol.19, 1995, pp.135-213. 
21) 林 隆夫, 川辺孝幸, 古琵琶湖層群と段丘堆積層・沖積層, 大阪層群, 創元社, 1993, pp.158-

168. 
22) 木田千代美, 植物相の変遷, アーバンクボタ, no.37, 1998, pp.12-15. 



 

 
 
 
 
 

炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発 

 

平成 28 年度共同研究報告書 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

平成 29 年 3 月 

 
国立大学法人山形大学 
国立大学法人熊本大学 

国立研究開発法人日本原子力研究開発機構 
 



付 2-i 

目 次 

 

1. 概要 ........................................................................................................................................... 1 

1.1 共同研究件名 ....................................................................................................................... 1 

1.2 研究目的 .............................................................................................................................. 1 

1.3 実施期間 .............................................................................................................................. 1 

2. 研究内容 .................................................................................................................................... 2 

2.1 研究概要 .............................................................................................................................. 2 

2.2 共同研究内容 ....................................................................................................................... 3 

2.2.1 平成 27 年度の研究成果 ................................................................................................ 3 

2.2.2 平成 27 年度の研究において生じた課題と平成 28 年度の実施内容 .............................. 5 

3. 研究手法 .................................................................................................................................... 7 

3.1 試料選定 .............................................................................................................................. 7 

3.2 分析手法と分析対象 ............................................................................................................ 7 

3.2.1 ルミノスコープを用いた Optical-CL 像観察の分解能 .................................................. 7 

3.2.2 EPMA-WDS を用いた元素マッピング .......................................................................... 7 

3.2.3 炭酸塩鉱物中の包有鉱物を用いた沈殿時期の制約に関する検討 .................................. 8 

4. 研究成果 .................................................................................................................................... 9 

4.1 ルミノスコープを用いた Optical-CL 像観察の分解能 ........................................................ 9 

4.2 EPMA-WDS 装置を用いた元素マッピング ....................................................................... 10 

4.2.1 有孔虫（貨幣石） ........................................................................................................ 11 

4.2.2 鍾乳石 .......................................................................................................................... 11 

4.2.3 花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物 .................................................................... 14 

4.3 炭酸塩鉱物中の包有鉱物を用いた沈殿時期の制約に関する検討 ...................................... 16 

4.3.1 割れ目に介在する炭酸塩鉱物中の石英 ....................................................................... 16 

4.3.2 割れ目に介在する炭酸塩鉱物中の包有石英と母岩（花崗岩）中の石英との比較 ....... 19 

4.4 炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発の高度化 ............................................................... 21 

5. まとめ ...................................................................................................................................... 23 

付図 .............................................................................................................................................. 24 

引用文献 ....................................................................................................................................... 30 

 

 
  



付 2-ii 

図 目 次 

 

図 2.1-1 炭酸塩鉱物の CL の累帯構造と分析点の概略図 ........................................................... 2 

図 2.2-1 「炭酸塩鉱物測定技術開発」における重要課題及び平成 27 年度までの実施内容 ...... 3 

図 2.2-2 炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにするための 

分析フローチャート ....................................................................................................... 4 

図 2.2-3 EPMA-EDS で取得した割れ目に介在する炭酸塩鉱物試料の化学組成マッピング ....... 5 

図 4.1-1 花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）の Optical-CL 像 ................. 10 

図 4.2-1 NM-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及び 

その取得位置図 ............................................................................................................ 12 

図 4.2-2 AK-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及び 

その取得位置図 ............................................................................................................ 13 

図 4.2-3 DH15-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及び 

その取得位置図 ............................................................................................................ 15 

図 4.3-1 DH15-1 中の包有石英の BSE 像及び SEM-CL 像 ...................................................... 17 

図 4.3-2 遠野複合深成岩体中の石英の BSE 像及び SEM-CL 像 .............................................. 18 

図 4.3-3 母岩（土岐花崗岩体）中の石英の BSE 像及び SEM-CL 像 ....................................... 19 

図 4.4-1 炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにするための 

分析フローチャート（平成 28 年度改定版） ............................................................... 22 

 

 

表 目 次 

 

表 2.2-1 山形大学、熊本大学及び原子力機構の三者の研究実施分担 ......................................... 6 

表 3.1-1 平成 27 年度及び平成 28 年度共同研究で対象とする各段階の炭酸塩鉱物 ................... 7 

表 4.2-1 EPMA-WDS による微量含有元素のマッピングの収集条件 ........................................ 11 

表 4.3-1 DH15-1 中の包有石英の化学組成 ................................................................................ 18 

表 4.3-2 母岩（土岐花崗岩体）中の 石英の化学組成 .............................................................. 20 

表 4.3-3 遠野複合深成岩体中の 石英の化学組成 ..................................................................... 20 

 

 

 



付 2-1 

1. 概要 

 
1.1 共同研究件名 

炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発 

 
1.2 研究目的 

わが国における高レベル放射性廃棄物の地層処分計画を円滑に進捗させるためには、処分事業

や安全規制の基盤となる技術を整備・強化するための研究開発を着実に行っていく必要がある。

具体的には、地層処分システムの長期的な変化をモデル計算によって予測・評価しつつ、その結

果に基づいてシステムの性能や安全性の判断を行うことになる。それゆえ、日本原子力研究開発

機構（以下、「原子力機構」という）が経済産業省から受託して実施する「地質環境長期安定性

評価確証技術開発」では、モデル作成に必要となる情報や検証に用いるデータを取得するための

革新的な要素技術の開発の一環として、炭酸塩鉱物を対象とした測定技術の開発を進めている。 

地下深部の亀裂を充填する炭酸塩鉱物は地下水の“化石”と呼べるものであり、過去から現在ま

での地下水の流れや水質などに関する情報を保持している。このような炭酸塩鉱物が沈殿した際

の地下水の地球化学特性及び放射年代値を把握することは、地形・地質モデルや水理モデル及び

統合数値モデルの信頼性の向上に寄与するものと考えられる。 

炭酸塩鉱物は、その成長を反映した組成累帯構造やカソードルミネッセンス（以下、「CL」と

いう）で観察される縞状構造を有することがある。つまり、炭酸塩鉱物中の位置ごとに、地質学

的な意味合い（形成順序や生成環境など）が異なっている。それゆえ、炭酸塩鉱物中の微小領域

において地球化学的特性や放射年代を取得する分析点の選定には、分析点ごとの地質学的な意味

合いを事前に評価する必要がある。さらに、炭酸塩鉱物を晶出する流体の地球化学特性の変遷や、

炭酸塩鉱物の晶出年代などを推測するためには、炭酸塩鉱物及び包有される鉱物粒子に発達する

微小な構造や組成を把握するとともに、それらの構造や組成の違いが生じる原因を理解すること

が重要となる。以上のような背景をふまえ、本共同研究は、炭酸塩鉱物の微小領域ごとの地質学

的背景を明らかにする分析手法の開発を目的として実施する。 

山形大学は、炭酸塩鉱物を対象とした研究実績や地質学及び岩石学的な研究に関連するノウハ

ウを有しており、熊本大学は炭酸塩鉱物を対象とした研究実績を有することに加え、試料の元素

組成や CL で観察される縞状構造などを把握するための分析装置を所有している。原子力機構は、

本研究に資する炭酸塩鉱物試料を有しているほか、試料の元素組成や CL で観察される縞状構造

などを把握するための分析装置も所有しており、鉱物の放射年代測定法の開発や炭酸塩鉱物を利

用した地下水の地球化学特性の推定などの研究実績を有している。 

本共同研究により、地質学的背景を考慮した炭酸塩鉱物の分析点の選定に資する微小領域分析

手法の開発を実施する。 

 
1.3 実施期間 

平成 28 年 7 月 1 日 ～ 平成 29 年 3 月 31 日 
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2. 研究内容 

 
2.1 研究概要 

平成 28 年度地層処分技術調査等事業（地質環境長期安定性評価確証技術開発）では、「革新的

要素技術開発」の一環として「炭酸塩鉱物測定技術」の開発が実施されている。炭酸塩鉱物は、

様々な岩盤中に一般的に産出する鉱物である（西本ほか, 20081); Nishimoto and Yoshida, 20102); 

Iwatsuki and Yoshida, 19993); Yoshida et al., 20004); 吉田, 20125); Ohno et al., 20166)）。炭酸

塩鉱物から得られる情報に基づき、現在は直接的に確認することができない過去の地質環境特性

の履歴を推測することができるため、炭酸塩鉱物は、長期的な地質環境変動モデルの構築に際し

て、汎用的な古環境指標物質として利用可能である。 

本事業のうち「炭酸塩鉱物測定技術開発」では、割れ目や断層における炭酸塩鉱物の生成年代

の推定及び炭酸塩鉱物が形成される際の地下水の化学的特徴の推定を行うため、炭酸塩鉱物を対

象とした革新的な放射年代測定法の開発及び酸化還元電位測定技術の構築を目指している。割れ

目や断層を充填する炭酸塩鉱物の生成年代が推定できれば、割れ目や断層の形成・発達に関する

時間－温度履歴が定量的に議論できる。また同一の炭酸塩鉱物中の累帯構造などを指標として鉱

物成長方向を決定し、成長領域ごとに年代と化学的データを取得することで、炭酸塩鉱物の形成

をもたらす地下水の地球化学的環境の長期的な変遷を議論することが可能となる（図 2.1-1）。 

 

 
図 2.1-1 炭酸塩鉱物の CL の累帯構造と分析点の概略図 

（Milodowski et al., 20057）を改変） 
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2.2 共同研究内容 

平成 26 年度地層処分技術調査等事業（地質環境長期安定性評価確証技術開発）報告書では、炭

酸塩鉱物測定技術開発における重要課題として、「微小領域での分析手法の構築」を挙げている

（日本原子力研究開発機構, 20158)）。この重要課題「微小領域での分析手法の構築」には、レー

ザーアブレーション型誘導結合プラズマ質量分析計（以下、「LA-ICP 質量分析計」という）な

どを用いた技術的開発に留まらず、炭酸塩鉱物の成長履歴を把握し、有意な同位体組成・元素組

成を得るために分析点を選別・選定することが重要である。分析点の選定には、定量下限以下と

なる領域を避けるだけでなく、分析点の地質学的意味を探る必要がある。炭酸塩鉱物は、組成累

帯構造や CL で観察される縞状構造を有することが知られている。これは炭酸塩鉱物の成長様式

を反映した構造であり、鉱物中の位置ごとに地質学的な意味合い（形成順序や生成環境など）が

異なっていることを示す。このため、炭酸塩鉱物中の微小領域において地球化学的特性や放射年

代を取得するための分析点の選定には、分析点ごとの地質学的な意味合いを事前に評価する必要

がある。 

本共同研究は、炭酸塩鉱物の微小領域ごとの地質学的背景を明らかにする分析手法の開発を目

的とし、山形大学、熊本大学及び原子力機構の三者間で実施したものである。この課題に対する

三者間の共同研究は平成 27 年度にも実施された（図 2.2-1; 日本原子力研究開発機構, 20169)）。

ここでは、まず平成 27 年度に得られた成果について整理するとともに、そこから生じた課題を

抽出し、平成 28 年度の実施内容について述べる。 

 

 
図 2.2-1 「炭酸塩鉱物測定技術開発」における重要課題及び平成 27 年度までの実施内容 

（日本原子力研究開発機構, 20169)） 

 
2.2.1 平成 27 年度の研究成果 

平成 27 年度は、有孔虫（貨幣石）、鍾乳石及び花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物の成長構

造を把握するため、ルミノスコープを用いた Optical-CL 像の観察及び走査型電子顕微鏡（以下、

「SEM」という）に接続した CL 装置（以下、「SEM-CL 装置」という）を用いた SEM-CL 像

の観察を実施した。その結果、Optical-CL 観察及び SEM-CL 観察により、通常の光学観察では

光学下では観察されない成長構造が炭酸塩鉱物中に認められることを確認した。また、Optical-
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CL 観察は、光学観察に基づくため低倍率に限定されるが、炭素蒸着も不要で、簡便に炭酸塩鉱物

中の成長構造を観察することができ、SEM-CL 観察は高倍率における成長構造の観察を可能にす

ることを確認した。さらに、これらの CL 像が見せる炭酸塩鉱物の成長線の間隔は不規則で、か

つ直線状でないことから、炭酸塩鉱物は一様の速度で成長しないことを認識した。また花崗岩体

中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物は、割れ目面と垂直な成長線が認められたことから、割れ目面

と垂直に結晶が成長したと示唆された。一般的に割れ目に介在する炭酸塩鉱物は境界面から空隙

方向に（割れ目面と平行に）成長すると推察されるが、CL 観察により実際の結晶の成長方向を把

握できることを確認した。このように個別の成長現象の把握のためには CL 像観察が不可欠であ

ることが明らかとなった。 

上記の成果を踏まえ、炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにするための

分析手法の合理的な手順を提示した（図 2.2-2）。まず試料準備・調整し、落射偏光顕微鏡観察に

よって試料の分析面の状態を確認する。この際、分析面に亀裂などの凹凸が大きければ再調整を

行う。次にルミノスコープを用いた Optical-CL 像を取得する。ここで得られる低倍率での

Optical-CL 像が、炭酸塩鉱物の成長構造や成長線、伸長方向や始点・終点が明確に観察できるな

どの地質学的背景を議論できる十分な分解能を持つ場合、炭酸塩鉱物の微小領域における地球化

学的特性や放射年代を取得するための分析へ移行する。一方、取得した Optical-CL 像が地質学

的背景を議論できる十分な分解能を持たない場合、試料に炭素蒸着処理を行い、高倍率観察が可

能な SEM-CL 観察を実施する。ただし、SEM-CL 像の観察を実施した場合は、微小領域におけ

る地球化学的特性や放射年代の分析へ移行する際に、元素分析への蒸着由来の炭素などの影響を

避けるため、必要に応じて分析表面の炭素を除去する必要がある。 

 

 
図 2.2-2 炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにするための 

分析フローチャート 

（日本原子力研究開発機構, 20169)）  
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2.2.2 平成 27 年度の研究において生じた課題と平成 28 年度の実施内容 

平成 27 年度報告書（日本原子力研究開発機構, 20169)）では、Optical-CL 観察が低倍率で、

SEM-CL 観察が高倍率で有効であることを記したが、その閾値に関する定量的な議論は行ってい

ない。また、平成 27 年度においては、CL 像の成長構造と対応する含有化学組成の変化を明らか

にするためエネルギー分散型 X 線分析装置（EPMA-EDS）を用いた主成分元素のマッピングを

実施した（図 2.2-3）。その結果、有孔虫（貨幣石）、鍾乳石及び花崗岩の割れ目に介在する炭酸

塩鉱物に対する CL 像で認められる成長構造と、主成分元素の濃度マッピングに明瞭な関連性は

認められなかった。しかし、CL 像で認められる成長構造がどのような要因で生じているかを捉

えることは、炭酸塩鉱物の形成メカニズムを解明するために重要である。さらに、形成メカニズ

ムを捉えることは、地質学的背景を押えた微小領域分析には不可欠な課題である。そこで、平成

28 年度は高倍率で Optical-CL 観察を行い、その分解能に関する検討を行った。また、平成 28 年

度の共同研究においては、波長分散型 X 線分光器（WDS）の電子プローブマイクロアナライザ

（以下、「EPMA-WDS」という）を用いた微量含有成分のマッピングを実施し、微量含有成分と

CL の成長構造との比較検討を行った。 

一方で、炭酸塩鉱物は、しばしば異なる鉱物を包有する。例えば、平成 27 年度に調整、分析し

た花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物は、炭酸塩鉱物中にカルシウム（Ca）成分が欠如しケイ

素（Si）成分が認められる部分があることから、石英結晶を包有していることが確認できる（図 

2.2-3）。このような包有石英が、どのような過程で炭酸塩鉱物内に包有されるに至ったかを明ら

かにすることは、炭酸塩鉱物の結晶成長を議論する上で重要な証拠となる。平成 28 年度は、割れ

目に充填する炭酸塩鉱物中の石英結晶及び対照物として母岩（花崗岩）中の石英結晶の双方に着

目し、包有石英の成因を考察した。具体的には、両方の石英に対して、成長構造を把握するため

SEM-CL 装置を用いて CL 像の観察を行った。次に、石英中に微量に含有されるチタン（Ti）濃

度を EPMA-WDS による化学組成分析により取得した。石英中の Ti 濃度は結晶化温度の指標と

なるため、石英がどのような環境で形成されたかを明らかにすることができる。これらの結果に

基づいて、炭酸塩鉱物の生成をもたらした地質学的現象について考察し、その現象を解明するた

めの手法を提案した。 

 

 
図 2.2-3 EPMA-EDS で取得した割れ目に介在する炭酸塩鉱物試料の化学組成マッピング 

（日本原子力研究開発機構, 20169)を改訂） 

Ca 成分が含有されておらず、Si 成分のみが認められる石英粒子が含有 
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以上の検討を通じて、平成 27 年度成果から得られた炭酸塩鉱物内の位置ごとの地質学的背景

を明らかにする評価手法（図 2.2-2）からの高度化を図った。 

平成 28 年度の研究内容・手順を以下に示す。また山形大学、熊本大学及び原子力機構の三者が

担うそれぞれの役割を表 2.2-1 にまとめる。 

 
(1) 計画立案・情報整理 

平成 28 年度の研究計画を立案するとともに、炭酸塩鉱物中の微量含有成分を対象とした化

学組成や、石英の CL 像で観察される縞状構造や Ti 濃度の測定手法に関する既往情報を整理

する。また、平成 28 年度に分析を行う試料の選定基準や数量を決定する。 

 
(2) 試料選定 

(1)で決定した選定基準に従い分析対象とする炭酸塩鉱物試料を選定する。 

 
(3) 鉱物試料の分析 

(2)で選定した炭酸塩鉱物を、微量含有成分や CL 像で観察される縞状構造などを把握するた

め、EPMA-WDS や SEM-CL 装置などを用いた分析を行う。 

 
(4) 取りまとめ 

(1)～(3)で得られた結果を報告書として取りまとめる。 

 
表 2.2-1 山形大学、熊本大学及び原子力機構の三者の研究実施分担 

項目 山形大学 熊本大学 原子力機構 

(1) 計画立案・情報整理 ○ ○ ◎ 

(2) 試料選定 ◎ ○ ○ 

(3) 鉱物試料の分析及び結果の解釈 

・試料の調製 

・試料の分析 

 

○ 

◎ 

 

－ 

◎ 

 

◎ 

○ 

(4) 取りまとめ ○ ○ ◎ 

（◎：主担当） 
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3. 研究手法 

 
3.1 試料選定 

平成 26 年度地層処分技術調査等事業（地質環境長期安定性評価確証技術開発）報告書の中で、

三段階のアプローチを経て炭酸塩鉱物の年代測定技術の確立を行うことが示されている（日本原

子力研究開発機構, 20158)）。第 1 段階では「炭酸塩からなる海生化石」、第 2 段階では「炭酸塩

岩（鍾乳石、蒸発岩、海成の炭酸塩鉱物である石灰岩やドロマイトなど）」、第 3 段階として「割

れ目及び断層に介在する炭酸塩鉱物の年代測定」を標準試料とすることが述べられている。 

平成 27 年度の山形大、熊本大及び原子力機構の共同研究では、それぞれの段階の炭酸塩鉱物

である有孔虫（貨幣石）、鍾乳石及び花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（表 3.1-1）の成長構

造を把握するため、ルミノスコープを用いた Optical-CL 像の観察、SEM-CL 装置を用いた SEM-

CL 像の観察を実施した。平成 28 年度の共同研究においても、前年度と同様の有孔虫（貨幣石）、

鍾乳石、割れ目に介在する炭酸塩鉱物の三種類をデータ取得の対象とした。 

 
表 3.1-1 平成 27 年度及び平成 28 年度共同研究で対象とする各段階の炭酸塩鉱物 

（日本原子力研究開発機構, 20158)） 

 

※各試料の記載は平成 27 年度の山形大、熊本大及び原子力機構の共同研究報告書 

（日本原子力研究開発機構, 20169)）を参照のこと 

 

3.2 分析手法と分析対象 

3.2.1 ルミノスコープを用いた Optical-CL 像観察の分解能 

平成 27 年度の共同研究報告書では、低倍率で有効である Optical-CL 観察と、高倍率で特に効

果を発揮する SEM-CL 観察を使い分ける必要性を論じた（日本原子力研究開発機構, 20169)）。

しかし、Optical-CL 観察でどの程度の高倍率で成長構造が観察可能かという分解能に関する議論

には未到達であった。そこで Optical-CL 観察を SEM-CL 観察へと切り替える閾値を定量的に議

論するため、高倍率での Optical-CL 観察を実施する。Optical-CL 観察に際しては原子力機構の

土岐地球年代学研究所に設置されたルミノスコープ装置を用いた。試料室中に薄片試料を置き、

真空条件下（< 0.003 mbar）で薄片試料に電子線を照射し CL 像を観察した（測定条件：カソー

ド電圧 15 kV、電流値 200 μA）。対象とする試料は、Optical-CL 観察及び SEM-CL 観察の双方

で成長構造が確認された花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）である（表 3.1-1）。 

 
3.2.2 EPMA-WDS を用いた元素マッピング 

CL 像の成長構造が生じる要因を明らかにすることは、炭酸塩鉱物の形成メカニズムを解明す

るために重要である。この形成メカニズムを明らかにすることは、地質学的背景を押えた微小領

域分析には不可欠な課題である。そこで EPMA-WDS を用いた微量含有成分のマッピングを実施

し、炭酸塩鉱物中の微量含有成分と CL の成長構造との比較検討を行った。本研究には、原子力

機構の土岐地球年代学研究所に設置された EPMA（JXA-8530F）を使用した。本装置はフィール

段階 炭酸塩鉱物

第1段階 有孔虫（貨幣石） ・ 小笠原諸島に位置する母島の御幸之浜（NM-1）

第2段階
鍾乳石 ・ 山口県美弥市・秋吉台の北山北の横穴より採取

（AK-1）
・ 岐阜県　土岐花崗岩

・ DH-15孔、深度996.2-996.5m地点より採取（DH15-1）

産状

第3段階
花崗岩中の割れ目に介在する
炭酸塩鉱物
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ドエミッション電子銃（ショットキー電子銃）が用いられているため、照射する電子線のビーム

径を絞ることができ、高分解能な像が得られるのが特長である。 

 
3.2.3 炭酸塩鉱物中の包有鉱物を用いた沈殿時期の制約に関する検討 

花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物の結晶成長を議論する上で、炭酸塩鉱物中に含有される

異種鉱物は有益な情報となる。平成 28 年度は、割れ目に充填する炭酸塩鉱物中の石英結晶及び

対照物として母岩（花崗岩）中の石英結晶の双方に着目し、両方の石英に対して、成長構造を把

握するため SEM-CL 装置を用いて CL 像の観察を行った。次に石英中に微量に含有される Ti 濃

度を、EPMA-WDS を用いた化学組成分析により取得した。具体的なアプローチは以下の通りで

ある。 

炭酸塩鉱物の中に包有される石英の由来（供給源）として、二つのケースが考えられる。一

つは炭酸塩鉱物の生成時の際に、地下水からの二次的な沈殿により形成されたケースである。こ

の際の石英は、炭酸塩鉱物が形成されるような低温条件下（例えば地下水から形成される場合、

100 ℃以下）で形成されたことになる。もう一つは、母岩である花崗岩あるいは炭酸塩鉱物形

成以前に晶出した二次的な石英から供給されたケースである。この場合の石英の結晶化温度は、

炭酸塩鉱物を形成する温度よりも高温条件を示すと推測される。したがって、石英の由来が前者

の場合は、対象とする花崗岩体の冷却史を組み合わせることで、炭酸塩鉱物が形成された時期を

定性的に把握することが可能となる。 

石英の結晶化温度は、含有される Ti 濃度から推測する。一般に、石英は Si と酸素（O）以外

の不純物が入りにくい結晶構造を有する。しかし、Ti は他の元素に比べ、石英の Si と置換しや

すい（Drivenes et al., 201610)）。さらに、Ti と Si の置換には温度依存性があり、温度が高いほ

ど石英結晶中に Ti が入り込む（Wark and Watson, 200611)）。このため、石英中の Ti 濃度を測

定することで、石英の結晶化温度を推定することができる。 

本研究では、原子力機構の土岐地球年代学研究所に設置された EPMA（JXA-8530F）を使用し、

SEM-CL 観察及び Ti 濃度の定量分析を実施した。花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物には土

岐花崗岩の深度約 1,000 m の試料である DH15-1（表 3.1-1）を用いた。母岩試料として土岐花

崗岩（DH-6 号孔の深度 355.20 m から採取）及び比較対象として土岐花崗岩と同じく深成岩であ

る遠野複合深成岩体を用いた。 
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4. 研究成果 

 
平成 28 年度に得られた研究成果を本章に記す。4.1 節ではルミノスコープを用いた Optical-

CL 像観察の分解能を、4.2 節では EPMA-WDS を用いた元素マッピングの結果を、4.3 節では炭

酸塩鉱物中の包有鉱物を用いた沈殿時期の制約に関する検討の結果を示す。さらに、これらの成

果を踏まえ、4.4 節では炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発の高度化に関する検討結果を示す。 

 
4.1 ルミノスコープを用いた Optical-CL 像観察の分解能 

Optical-CL 観察でどの程度の高倍率まで成長構造を観察可能かという分解能に関する議論を

行うため、花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）を対象とした高倍率条件での

Optical-CL 観察を実施した。図 4.1-1 は高倍率条件での DH15-1 の Optical-CL 観察結果を示し

たものである。なお、図 4.1-1B 及び図 4.1-1C 中に観察される四角形の暗色域は、4.2 節で論じ

る元素マッピングを行った領域である。マッピングの際に電子線が照射され、表面の炭素蒸着が

損傷を受けたため周囲より電流の流れが悪くなり、輝度に変化が生じている。 

観察の結果、図 4.1-1D のように、対物レンズ 50 倍の像においても CL 像が示す成長構造を観

察できることが確認できた。しかし、この場合（対物レンズ 50 倍）は発光の強度が弱いため目視

では CL 発光を確認できず、露光時間を長く設定（10 秒）する必要があった。これ以上倍率を上

げると、視野に対する発光強度が低いため CL 像を取得できない。つまり、対物レンズ 50 倍が

Optical-CL 観察の限界である。対物レンズ 50 倍の Optical-CL 観察において、数十 μm オーダ

ーの明色域と暗色域の変化は観察可能であるが、それより小さなスケールの変化について定量的

な言及は難しい。このため、Optical-CL 観察の分解能は数十 μm スケールであると考えられる。 

炭酸塩鉱物の年代測定に際して、LA-ICP 質量分析計による U-Pb 年代の取得を想定した場合、

一般的にレーザー径は数十～100 μm 程度が必要とされる。このため、地質学的な意義を鑑み分

析点を選定する場合は、もう 1 オーダー低い数～数十 μm スケールの成長構造を把握しておく必

要があると考えられる。つまり、微小領域分析時に把握しておくべき成長構造の認識に必要なオ

ーダーと Optical-CL 観察の分解能はほぼ一致しているものの、同時に Optical-CL 観察だけで

は、微小領域分析の分析点の選定に必要な情報を得られない可能性がある。 

これらの結果より、炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発という観点から以下の知見を得た。

分解能が数十 μm である Optical-CL 観察において、炭酸塩鉱物の成長構造や成長線、伸長方向

や始点・終点が十分に観察できる場合、次の段階である炭酸塩鉱物の微小領域における地球化学

的特性や放射年代を取得するための分析へ移行する。それに対して、Optical-CL 像において成長

線が数十 μm 以下で複雑に入り組むなどによって成長構造を十分に識別できない場合は、SEM-

CL 観察を実施する。 
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図 4.1-1 花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）の Optical-CL 像 

（A: 炭酸塩鉱物表面の実体像、B～D: 倍率や露光時間の条件の異なる Optical-CL 像） 

 
4.2 EPMA-WDS 装置を用いた元素マッピング 

CL 像の成長構造がどのような要因で生じているかを捉えることは、その形成メカニズムの解

明及び微小領域分析における分析点の選定において重要である。平成 27 年度に実施した、有孔

虫（NM-1）、鍾乳石（AK-1）及び花崗岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）に対する

EPMA-EDS 分析の結果、CL 像の成長構造と主成分元素の濃度マッピングとの間に明瞭な関連性

は認められなかった（日本原子力研究開発機構, 20169)）。 

そこで、平成 28 年度は、EPMA-WDS を用いた微量含有成分のマッピングを実施し、微量含

有成分と CL の成長構造との比較検討を行った。表 4.2-1 で示した EPMA-WDS の収集条件を規

定することで、炭酸塩鉱物中の微量含有元素の二次元分布図を取得することができた。分析対象

元素はアルミニウム（Al）、鉄（Fe）、マグネシウム（Mg）、マンガン（Mn）、ナトリウム（Na）、

フッ素（F）、リン（P）、ストロンチウム（Sr）、Si 及び Ca の 10 元素とし、測定領域の二次

電子像も併せて取得した。有孔虫（NM-1）、鍾乳石（AK-1）及び花崗岩の割れ目に介在する炭

酸塩鉱物（DH15-1）のそれぞれの観察結果を以下に示す。 
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表 4.2-1 EPMA-WDS による微量含有元素のマッピングの収集条件 

 

 

4.2.1 有孔虫（貨幣石） 

有孔虫（NM-1）の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素の二次元分布図及びその取得

位置を図 4.2-1 に示す。 

有孔虫（NM-1）の微量元素分布図より、Optical-CL 像で観察される成長線部分において Ca や

Mn 成分が減少し、Mg、Fe、Na、Al 及び Si 成分が増大する傾向が得られた。特に顕著な傾向が

認められるのが Mg である。Mg の濃度分布図では、CL の成長線と並行に含有量が帯状に変動す

る。このことは、CL 発光と Mg の濃度との関連性を示唆するものである。しかし、既存研究にお

いては、Mn や Fe の濃度が炭酸塩鉱物の CL 発光に影響を与えることは報告されているものの、

Mg の含有量が CL 発光に寄与するとの報告はなされていない（例えば、Machel, 200012)）。一

方で、サンゴなどの生物由来の炭酸塩鉱物は、海水温の相違や成長速度の相違を反映し、骨格密

度や含有される微量元素濃度が変化することが知られている（例えば、Toyofuku and Kitazato, 

200513)）。このため、Mg 含有量と CL パターンが直接的に関連する（つまり CL パターンが Mg

の化学的分布に支配される可能性）のではなく、成長速度などの相違に起因する骨格密度と微量

含有元素の分布が、それぞれ単独に CL パターンと Mg 含有量に影響している可能性も考えられ

る。このことは、生物由来の炭酸塩鉱物において、CL 像の取得が困難である場合や、より詳細な

議論が必要となる場合、Mg 含有量分布に着目することで、より高度な成長構造の把握が可能に

なることを示唆している。 

 

4.2.2 鍾乳石 

鍾乳石（AK-1）に含有される落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素の二次元分布図及

びその取得位置を図 4.2-2 に示す。Optical-CL 像からは二つの傾向が観察できる。一つは横方向

に分布する青色の明色帯と暗色帯、もう一つは縦方向にみられる赤色の線構造である。 

鍾乳石（AK-1）の微量元素分布図より、Optical-CL 像で観察される横方向の成長構造におい

ては、Ca 成分が減少し、Mg、Al 及び Si 成分が増大する傾向が認められた。一方、Optical-CL

像の赤色の成長線部分においては、Ca 成分が減少し、Fe、Al 及び Si 成分が増大する傾向が認め

られた。炭酸塩鉱物における暖色系の CL 発光は Mn 濃度の増加に起因し、Fe 成分は CL 発光を

抑制するため（Machel, 200012)）、Fe 含有量の増加が赤色の CL 発光に起因しているとは考えに

くい。本試料中の Mn 濃度は他の二試料と比較して低く、発光強度が弱いため、Si や Al などの

濃度変化が CL 発光に影響していると推測される。このように、鍾乳石においても、CL 像の取得

が困難である場合やより詳細な構造解析が必要となる場合は、Mg、Fe、Al 及び Si 含有量分布に

着目することが有効である。  
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図 4.2-1 NM-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及びその取得位置図 

SL: 二次電子像、CP: 反射電子像  
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図 4.2-2 AK-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及びその取得位置図 

SL: 二次電子像、CP: 反射電子像  
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4.2.3 花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物 

花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微

量元素の二次元分布図及びその取得位置を図 4.2-3 に示す。 

Optical-CL 像より、この DH15-1 では、成長構造として右上から左下方向に伸びる複数の明

色帯と暗色帯の繰り返しが観察できる。さらに、微量元素分布図において、この Optical-CL 像で

観察される成長構造と対応する分布を示すのが Mn 成分であり、CL の明色帯において、Mn 成分

を多く含有する傾向が観察できる。既存研究（Machel, 200012)）において CL 発光は Mn によっ

て促進されることが報告されている。このため本試料で得られる明色帯と高い Mn 含有量の関連

は、既存研究と整合的である。また、先に示した有孔虫（NM-1）や鍾乳石（AK-1）のケースで

は、成長構造と対応して Ca 成分の減少が認められたが、割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-

1）ではその傾向は認められず、Ca 成分は均質である。 

本試料は、花崗岩の地下深部（深度約 1,000 m）の割れ目に充填した炭酸塩鉱物である。この

ような地下深部における地下水の動きは年間数 mm と極めて遅いため、この炭酸塩鉱物（DH15-

1）は化学的に平衡もしくはそれに近い条件下での沈殿反応により形成されたと予想できる。この

ため、本検討で明らかになった炭酸塩鉱物中の成長構造に沿った Mn 濃度の相違は、炭酸塩鉱物

を沈殿させた地下水の Mn 濃度の変動を反映していると考えられる。 
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図 4.2-3 DH15-1 の落射偏光顕微鏡像、Optical-CL 像、微量元素分布図及びその取得位置図 

SL: 二次電子像、CP: 反射電子像  



付 2-16 

4.3 炭酸塩鉱物中の包有鉱物を用いた沈殿時期の制約に関する検討 

3.2.3 項に記したように、炭酸塩鉱物中の包有鉱物は炭酸塩鉱物の沈殿時期に制約を与えるこ

とができると考えられるため、DH15-1 中の包有鉱物として石英に着目し、CL 像の観察及び

EPMA-WDS による化学組成分析を実施した。また比較対象として母岩（土岐花崗岩体）中の石

英結晶に対しても同様に SEM-CL 観察並びに化学組成分析を行った。 

 
4.3.1 割れ目に介在する炭酸塩鉱物中の石英 

花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）の中に包有される石英として、図 4.3-1

に示す二つの石英結晶に着目した。本検討で用いた DH15-1 の中に包有される石英（以下、「包

有石英」という）の形状は、反射電子像（以下、「BSE 像」という）によると石英固有の結晶形

（自形）を示さず、角張っており破片状を呈する。次に SEM-CL 観察を行った。一般に、深成岩

体中の自形及び自形に近い形状の石英は、しばしば CL パターンが累帯構造（結晶のコアからリ

ムに向けて暗色帯と明色帯が連続的に分布する）を持つことが報告されている。その一例として、

遠野複合深成岩体中の石英から取得した CL パターンを図 4.3-2 に示す。しかし、DH15-1 中の

包有石英の CL パターン（図 4.3-1）は、明色域と暗色域は確認できるものの不均質であり、結晶

の位置に応じた系統的な明暗の傾向は認められない。 

本試料（DH15-1）における包有石英の成因を明らかにするため、石英中に微量に含有される Ti

成分の定量分析を実施した（EPMA-WDS での分析条件: 加速電圧 15 kV、ビーム電流 50 nA、

ビーム径はスポットに設定）。表 4.3-1 に包有石英の定量結果を示す。二つの包有石英結晶中の

Ti 含有量（TiO2）として 0.000 wt%及び 0.005 wt%（50 ppm）の値を得た。一般に、石英中の

Ti 濃度は、生成された温度条件だけでなく、石英が結晶化する際の周囲のメルト（マグマ）に含

まれる Ti の含有量（飽和度）にも依存する。つまり、いくら Si と Ti が置換できる温度条件であ

っても、Ti が結晶の周囲（メルト中）に存在しなければ、結晶中に入ることはできない。定量値

0.000 wt%はこのような条件を指し示す。一方、石英中に Ti がある程度含有される場合は、結晶

の形成時にマグマから供給される Ti の量が十分であったと仮定すると、その結晶化温度を導出

することが可能となる。包有石英の定量値 0.005 wt%を利用し、Wark and Watson (2006)11) の

石英チタン（TitaniQ）温度計を用いて導出した結晶化温度は約 670 ℃（温度計の誤差は±5 ℃）

であった。 
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図 4.3-1 DH15-1 中の包有石英の BSE 像及び SEM-CL 像 

BSE 像中の No.は EPMA-WDS の分析点を示す（分析結果は表 4.3-1 を参照） 
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図 4.3-2 遠野複合深成岩体中の石英の BSE 像及び SEM-CL 像 

BSE 像中の No.は EPMA-WDS の分析点を示す（分析結果は表 4.3-3 を参照） 

 

表 4.3-1 DH15-1 中の包有石英の化学組成 

 

※分析点は図 4.3-1 を参照  
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4.3.2 割れ目に介在する炭酸塩鉱物中の包有石英と母岩（花崗岩）中の石英との比較 

花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）中の包有石英と同様の形状及び CL パタ

ーンを持つ母岩（土岐花崗岩体）中の石英に着目する。母岩（土岐花崗岩体）中の石英の SEM-

CL 像を図 4.3-3 に示す。この石英は他形であり、石英結晶内の CL パターンは明色域と暗色域

が不均質に分布しており、結晶の位置に応じた系統的な傾向は認められない。 

母岩（土岐花崗岩体）中の石英に対して Ti 濃度の定量分析を行った結果を表 4.3-2 に示す。石

英結晶中の Ti 含有量（TiO2）は 0.000 wt%であった。比較対象として分析した遠野複合深成岩

体中の石英から取得した化学組成（表 4.3-3）と比較すると、Ti 含有量は低く、粒子内での変動

も小さい。この結果から、今回用いた石英は、結晶化の際にメルトからの Ti の供給が乏しかった

と推察される。このため、DH15-1 中の包有石英と母岩（土岐花崗岩体）中の石英から導出され

る結晶化温度を直接比較することはできない。しかし、Yuguchi et al. (2011)14) によって、土岐

花崗岩中のホルンブレンド－斜長石温度計を用いたホルンブレンドの縁辺部の温度条件は、約

690 ℃であることが示されている。ホルンブレンドの縁辺部が形成されるタイミング（形成末期）

は、その反応原理を考慮すると石英の形成のタイミングと大きく相違がないと言われている。し

たがって、土岐花崗岩中の石英の結晶化温度は、ホルンブレンドの縁辺部の温度条件である約

690 ℃に近いと推測される。この温度は、DH15-1 中の包有石英の Ti 濃度から導出した形成温度

である約 670 ℃とほぼ等しい。このことから、分析対象とした DH15-1 中の包有石英は、母岩

（土岐花崗岩体）から供給されたものであると推定される。 

本検討の結果、包有鉱物を用いた炭酸塩鉱物の形成時期の推測は、技術的に可能であることが

示された。一方で、本検討で分析対象とした炭酸塩鉱物（DH15-1）については、その形成時期が

母岩の形成から現在までの間となり、包有石英の分析結果のみで炭酸塩鉱物の形成時期に対して

制約を与えることは困難であった。炭酸塩鉱物中には、石英の他に緑泥石や長石などの異種鉱物

を含有しており、緑泥石は緑泥石温度計、長石は ternary feldspar 温度計を用いることで、それ

ぞれの結晶化温度を推定可能である。したがって、本共同研究で示した手法を複数の包有鉱物へ

適用することで、炭酸塩鉱物の沈殿時期に制約を与えることが可能になると考えられる。 

 

 
図 4.3-3 母岩（土岐花崗岩体）中の石英の BSE 像及び SEM-CL 像 

BSE 像中の No.は EPMA-WDS の分析点を示す（分析結果は表 4.3-2 を参照） 
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表 4.3-2 母岩（土岐花崗岩体）中の 

石英の化学組成 

 

※分析点は図 4.3-3 を参照 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

表 4.3-3 遠野複合深成岩体中の 

石英の化学組成 

 

※分析点は図 4.3-2 を参照 
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4.4 炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発の高度化 

本共同研究では、以下の三つの知見を得た。 

1) Optical-CL 観察の分解能を把握するため、花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物

（DH15-1）を対象とした高倍率条件での Optical-CL 観察を実施した。この結果、Optical-

CL 観察において、数十 μm スケールまでの成長構造が観察可能であることを確認した。 

2) CL 像の成長構造が生じる要因を把握するため、有孔虫（NM-1）、鍾乳石（AK-1）及び花崗

岩の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）に対する EPMA-WDS を用いた微量含有成分

のマッピングを実施した。その結果、有孔虫（NM-1）の成長構造は Mg 成分と、鍾乳石（AK-

1）の成長構造は Mg、Fe、Al 及び Si 成分と、花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-

1）は Mn 成分と関連することがわかった。 

3) 花崗岩体中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）が包有する異種の微小な鉱物として石

英に着目し、SEM-CL 観察及び Ti 濃度の定量分析を行い、含有石英の形成温度条件を導出

した。これを母岩中の鉱物（石英及びホルンブレンド）の生成温度と比較することで、炭酸

塩鉱物中の石英の供給源を論じた。このように異種の包有鉱物に着目することは、炭酸塩鉱

物の沈殿時期に制約を与える上で有効である。 

上記の成果を踏まえ、炭酸塩鉱物の微小領域分析に際して地質学的背景を明らかにするための

分析フローチャート（日本原子力研究開発機構, 20169)）の高度化を実施した（図 4.4-1）。 

まず試料準備・調整し、落射偏光顕微鏡観察によって試料の分析面の状態を確認する。この際、

分析面に亀裂などの凹凸が大きければ再調整を行う。次にルミノスコープを用いた Optical-CL 像

を取得する。ルミノスコープの持つ数十 μm スケール以上の分解能で炭酸塩鉱物の成長構造や成

長線、伸長方向や始点・終点が明確に観察できる場合、すなわち地質学的背景を十分に議論でき

る場合は、炭酸塩鉱物の微小領域における地球化学的特性や放射年代を取得するための分析へ移

行する。一方、成長線が数十 μm 以下で複雑に入り組むなどによって成長構造を十分に識別でき

ない場合、試料に炭素蒸着処理を行い、高倍率観察が可能な SEM-CL 観察を実施する。これによ

り地質学的背景を議論できる場合は、炭酸塩鉱物の微小領域における地球化学的特性や放射年代

取得へ移行する。Optical-CL 観察及び SEM-CL 観察を通じて十分な成長構造を取得できない場

合は、EPMA-WDS を用いて微量含有元素マッピングを実施し、微量元素の二次元分布図を用い

て成長構造の解明を図る。また Optical-CL 観察あるいは SEM-CL 観察によって成長構造を把握

できる場合も、付随的に微量元素マッピングや炭酸塩鉱物中に包有される異種鉱物の岩石学的デ

ータを取得することにより、地質学的背景の理解が深まる。 
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図 4.4-1 炭酸塩鉱物の微小領域分析における地質学的背景を明らかにするための 

分析フローチャート（平成 28 年度改定版） 
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5. まとめ 

 
炭酸塩鉱物中の微小領域において地球化学的特性や放射年代を取得するための分析点選定には、

定量下限以下となる領域を避けるだけでなく、分析点ごとの地質学的背景を事前に評価しておく

必要がある。 

平成 28 年度は、1）有意に成長構造を観察できる Optical-CL 観察の分解能の決定、2）炭酸塩

鉱物中の成長構造と微量含有成分との関連の解明及び 3）炭酸塩鉱物中に包有される異種鉱物の

岩石学的データの有効性を提示した。これらの知見から、平成 27 年度に構築した炭酸塩鉱物の

微小領域分析に際して地質学的背景を明らかにするための分析フローチャートの高度化を実施し

た。ルミノスコープを用いた Optical-CL 観察によって、炭酸塩鉱物の成長構造を把握でき、地質

学的背景を議論できる場合、炭酸塩鉱物の微小領域における地球化学的特性や放射年代を取得す

るための分析へ移行する。一方、数十 μm 以下のスケールの成長構造の識別できない場合には、

SEM-CL 観察を実施する。CL 観察により十分に成長構造が把握できない場合や、さらなる地質

学的背景の解読には、微量元素マッピングや炭酸塩鉱物中に包有される異種鉱物の岩石学的デー

タの取得が有効である。 

 

 
  



付 2-24 

付図 

本共同研究において実施した石英の CL 像と化学組成分析の結果を以下に付する。 

 
1. 土岐花崗岩中の割れ目に介在する炭酸塩鉱物（DH15-1）中の石英（化学組成の単位は wt%） 

 

 
付図 1-1 DH15-1 中の包有石英の CL 像と化学組成（試料 C01） 

 

 
付図 1-2 DH15-1 中の包有石英の CL 像と化学組成（試料 C02） 
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2. 母岩（土岐花崗岩体）中の石英（化学組成の単位は wt%） 

 

 

付図 2-1 母岩（土岐花崗岩体）中の石英の CL 像と化学組成（試料 TK11） 

 

 

付図 2-2 母岩（土岐花崗岩体）中の石英の CL 像（試料 TK02, TK06, TK07） 
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付図 2-3 母岩（土岐花崗岩体）中の石英の CL 像（試料 TK13） 
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3. 遠野複合深成岩体中の石英（化学組成の単位は wt%） 

 

 

付図 3-1 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN01） 

 

 

付図 3-2 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN03） 
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付図 3-3 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN04） 

 

 

付図 3-4 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN05） 
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付図 3-5 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN07） 

 

 

付図 3-6 遠野複合深成岩体中の石英の CL 像と化学組成（試料 TN10） 
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1. 概要 

 
1.1  共同研究件名 

レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の分析手法の開発 

 
1.2  研究目的 

わが国の高レベル放射性廃棄物の地層処分計画を円滑に進めていくためには、処分事業や安全

規制の基盤となる技術を整備・強化していくための研究開発を着実に行う必要がある。地層処分

の実施においては、地層処分システムの長期的な変化をモデル計算によって予測・評価しつつ、

その結果に基づいてシステムの性能や安全性の判断を行うことになる。日本原子力研究開発機構

（以下、「原子力機構」という）が、経済産業省から受託して実施する「地質環境長期安定性評価

確証技術開発」では、モデルを構築していくうえで必要となる情報やモデルの検証に用いるデー

タを取得するための革新的な要素技術の開発として、炭酸塩鉱物を対象とした年代測定などの技

術開発を進めている。炭酸塩鉱物は地質環境に普遍的に存在するため、開発した測定技術はモデ

ルの構築や検証にあたって適用できる範囲が極めて広い。 

分析対象となる割れ目や断層を充填している炭酸塩鉱物は、脈状や網状であることが多く、さ

らに累帯構造を形成していることもある。このことから、炭酸塩鉱物の地球化学的特性や放射年

代を取得するためには、非常に微小な領域を分析する必要がある。この課題を解決するため、本

共同研究では、レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ質量分析計（以下、「LA-ICP 質

量分析計」という）を用いた、炭酸塩鉱物の微小領域の同位体比測定及び元素分析手法を開発す

る。LA-ICP 質量分析計を用いることで、数十 μm 以下の試料領域の分析が期待できる。 

鉱物試料をレーザーで融解分離（アブレーション）する場合、鉱物物性の違いによってアブレ

ーション効率が著しく異なるため、未知試料の分析を行う際には、その未知試料と同じ鉱物を標

準試料として選定することが求められる。しかし、国際的に認められた炭酸塩鉱物の標準試料は

未だ報告されていないため、手法の開発のためには標準試料の選定が最優先の課題である。 

国立大学法人東京大学は、鉱物のウラン（U）-鉛（Pb）年代測定に特化した LA-ICP 質量分析

計を所有し、年代測定技術開発を行っている。また、主要元素及び微量元素の二次元分布情報が

得られる高速元素イメージングに関する技術開発が進んでおり、この技術は測定対象元素の分布

を把握する分析ツールとして期待できる。株式会社京都フィッション・トラックは、特に同位体

比測定で必須となる標準試料に関する研究実績を有する。国立研究開発法人海洋研究開発機構（以

下、「海洋研究開発機構」という）は、LA-ICP 質量分析計を用いた鉱物の各種年代測定や高精

度同位体比測定を独自の技術開発の下で実施しており、測定技術に関する知識、経験を有してい

る。学校法人学習院大学は、希土類元素などを高感度に分析可能な装置を所有し、高確度な微量

元素の定量分析が期待できる。原子力機構は、鉱物の放射年代測定法の開発や、炭酸塩鉱物を利

用した地下水の地球化学特性の推定などの研究実績を有する。また、原子力機構では、試料の前

処理を行うための機器や、元素分析や結晶構造解析が行える装置が整備されていることから、試

料の年代測定とともに化学的・鉱物学的特徴を把握することが可能である。 

以上の研究機関と本共同研究を行うことにより、LA-ICP 質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の放

射年代測定技術の開発を効果的に進めることができる。 

 
1.3  実施期間 

平成 28 年 8 月 5 日～平成 29 年 1 月 31 日 
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2. 研究内容 

 
2.1  研究概要 

炭酸塩鉱物は岩種や岩盤の形成過程に依存せずに、岩盤中に普遍的に産出する鉱物であるため

（西本ほか, 20081); Nishimoto and Yoshida, 20102); Iwatsuki and Yoshida, 19993); Yoshida et 

al., 20004); 吉田, 2012a5); Ohno et al., 20166)）、汎用的な古環境指標物質として利用可能である。

炭酸塩鉱物から得られる情報に基づき、現在は直接確認することができない過去の様々な地質環

境を推測することは、長期的な地質環境変動モデルの構築に大きく寄与すると考えられる。 

長期的な地質環境変動モデルを構築する際は、地下水やガスの通路となり得る高透水性の地質

構造（透水性割れ目や断層など ; Yoshida et al., 20004); 舟木ほか, 20097)）を把握したうえで、

その長期的な発達過程を推定することが重要となる。数十万年という時間スケールで割れ目の発

達過程を推定するためには、割れ目やシーリングなどの形成・発達履歴に関する情報を収集し、

割れ目近傍の環境変化を推定する必要がある（吉田, 2012b8)）。割れ目の形成・発達履歴を推定す

るうえで、割れ目充填鉱物は有用である（石橋ほか, 20149)）。例えば、西本ほか (2008)1)や

Nishimoto and Yoshida (2010)2)では、割れ目充填鉱物の産状や晶出温度から、割れ目の形成・発

達履歴が議論されている。また、断層の活動性を評価することは地層処分システムの安全評価を

行ううえで最も重要な課題の一つであるが、有用な評価手法の一つとして、断層に伴う割れ目を

充填する炭酸塩鉱物（例えば、方解石や霰石）の年代測定が挙げられる（例えば、柴田・高木, 198810); 

Vargas et al., 201111); Yamasaki et al., 201312); Nuriel et al., 201213)）。 

地下環境において、炭酸塩鉱物が地下水から段階的に成長した場合、一般に、その内部には微

細な累帯構造が形成される。そして地下水の微量元素組成が変化した場合、累帯間で微量元素組

成に違いが生じる。つまり、累帯構造内のレイヤーごとに、形成順序や生成環境などの「地質学

的な意味合い」が異なるため、レイヤーごとの微小領域における精度の高い分析手法の確立が課

題となる。微小領域の元素・同位体分析が可能な LA-ICP 質量分析計では、試料のイオン化を行

う誘導結合プラズマ（以下、「ICP」という）の不安定性に起因する測定値の変動を補正するため、

元素濃度や同位体組成が既知の試料（標準試料）と未知の試料を交互に測定する挟み込み法（以

下、「ブラケティング法」という）が慣例的に取り入れられている。また、アブレーションに対す

る試料の応答（例えば、アブレーション効率）は、鉱物の種類や表面状態などにより異なる。そ

のため、高精度・高確度の測定を行うためには、標準試料には未知試料とマトリクス（主成分組

成や結晶構造）の一致したものを用いて、ブラケティング法による測定を行うことが必要となる。

本共同研究では特に LA-ICP 質量分析法による炭酸塩鉱物の U-Pb 年代測定を実施する計画であ

るが、この種の研究例は限られる。 

レーザーアブレーションは、固体試料（あるいは液体試料）に高出力レーザーを照射すること

で、試料を爆発的に気化あるいはエアロゾル化する手法である。また、レーザーアブレーション

は、エネルギー（厳密にはエネルギー密度、あるいはフルエンス：J cm−2）に閾値がある現象で

ある。レーザー出力がある値（閾値は物質、レーザー波長、レーザーパルス長さに依存する）を

超えると試料構成成分が爆発的に気化するとともに一部の元素はイオン化される。また固体構成

成分の爆発的な気化にともない試料の一部は機械的に破壊されエアロゾル化される（図 2.1-1）。

レーザー照射部分では試料は非常に高温に加熱されるが、アブレーション地点から離れると断熱

膨張あるいは熱拡散により急激に温度が低下し、生成したイオンあるいは蒸気は再凝縮し、独自

にナノパーティクルを形成するか、あるいはレーザーアブレーションにより生成した試料破片（試

料のエアロゾル）の表面に吸着（凝縮）される。このため、レーザーアブレーションでは、原子

レベル（蒸気）からナノパーティクル、さらには数ミクロンを超える大きなものまで、広いサイ
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ズ分布をもつエアロゾルが生成される。こうして生成された試料エアロゾルをイオン源あるいは

励起源である ICP に導入することで、固体試料の化学組成・同位体組成分析を行う方法が LA-

ICP 質量分析法である（例えば、Gray et al., 198514); 河口・中原, 199415); Hattendorf et al., 

200316); Günther and Hattendorf, 200517); 大野・平田, 200418); 平田ほか, 200419); Hirata and 

Miyazaki, 200720); 平田ほか, 201621)）。 

 

 
図 2.1-1 レーザー試料導入法の概念図 

 
レーザーアブレーション過程は非常に高温かつ短時間での爆発的な現象であるため、多くの固

体試料に対して効率よく元素の気化・エアロゾル化が達成できる。しかし、ICP 質量分析計で観

測される分析元素の信号強度比は、アブレーションを行う固体試料の化学組成とは一致しない。

これを元素分別（elemental fractionation）とよび、LA-ICP 質量分析法における定量分析の系統

誤差の原因となっている。元素分別は、装置構成（レーザーの種類、操作条件、試料室（セル）

の形状、輸送チューブの種類・長さ、ICP 質量分析計の操作条件など）、試料の化学組成、結晶構

造、硬度、に依存する。さらに元素分別の程度は経時変化をするとともに、その時間依存性も装

置構成、分析条件、試料に応じて異なる。レーザー技術の進歩（セル形状の改良、レーザーの短

波長化あるいは短パルス化）、レーザーアブレーション機構の理解が進むことでアブレーション

時の元素分別は大幅に低減されてきた。しかし、依然として元素分別は分析誤差の主因となって

おり、注意が必要である。特に試料の同一部分を長時間レーザーアブレーションし続けた場合や、

レーザー照射により生成されたアブレーションピット（クレーター）のアスペクト比（深さ／ク

レーター径で定義される）が大きくなると、主として元素の揮発性の違いから選択的アブレーシ

ョンによる選択的サンプリングが生じる。図 2.1-2 に同一ポイントをレーザー照射し続けた場合

に ICP 質量分析計で観測される 206Pb/238U 比及び 238U/232Th 比の経時変化を示す。図 2.1-2 の

信号の取得に使用した試料はジルコン（ZrSiO4）、使用したレーザーはチタン・サファイア（Ti:S）
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フェムト秒レーザーである。時間とともに揮発性の高い Pb が、難揮発性元素である U より選択

的にアブレーションされることがわかる。これが熱効果による元素分別である。一方で、U/Th 比

についても経時変化していることがわかる（図 2.1-2）。U も Th もいずれも難揮発性元素である

ことから、U/Th 比の分別は元素の揮発性の差異に由来するものではない。分別の理由は明らか

ではないが、レーザーアブレーションにより生成された試料エアロゾルサイズ分布の経時変化

（Hattendorf et al., 200316)）あるいは、イオン源である ICP 内でのイオン化過程での元素分別

が原因であると考えられている。 

 

 
図 2.1-2 レーザーアブレーションにおける元素分別 

固体試料の同一部分をレーザー照射し続けると、難揮発性の U に比べ揮発性の高い Pb が選

択的にアブレーションされる（元素分別）。試料はジルコン ZrSiO4、レーザーは Ti:S フェム

ト秒レーザーを使用（坂田周平による未公表データ）。 

 
正確な元素情報を引き出すためには元素分別効果を低減、あるいは適切な標準物質を用いて校

正する必要がある。年代測定では、元素比あるいは同位体比の系統誤差が、直接的に年代の確度

に影響を与えるため、分析装置内で起こる元素分別効果を慎重に補正しなければならない。本共

同研究では、炭酸カルシウムに対する U-Pb 年代測定の適用を目標としており、正確な 206Pb/238U

比分析を行うためには、同比が既知の炭酸カルシウム標準物質を準備する必要がある。さらに、

本共同研究の目的を達成するためには、同位体分析精度の飛躍的な向上と分析実効時間の短縮

（duty cycle の向上）が必要であり、多重検出器方式（multiple collector）を有する超高感度の

ICP 質量分析計を用いる必要がある。多重検出器方式では、検出器間の感度差（増倍率の差異）

も大きな系統誤差となり得るため、標準試料を用いた 207Pb/206Pb 比校正も必要となる。こうした

理由から、質量分析計校正用標準試料の「質」が、得られる年代精度・信頼性を決定づける。 
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平成 27 年度までに、本共同研究の標準試料の候補としていた国立研究開発法人産業技術総合

研究所（以下、「産総研」という）配布の炭酸カルシウム標準試料 JCp-1 と JCt-1 （Imai et al. 

199622)）の Pb 同位体組成については、全岩湿式分析結果から有意な不均質が認められた（日本

原子力研究開発機構, 201623)）。一方で、比較的測定誤差の大きいレーザーアブレーション法によ

る分析においては十分に均質とみなせることも判明している。また、JCp-1 及び JCt-1 は現世の

試料であることから、これらの U-Pb 年代値は決定できず、未だに本共同研究に適合する年代既

知の炭酸塩試料は選定できていない。したがって、LA-ICP 質量分析法による炭酸塩鉱物の U-Pb

年代測定手法の確立には、より均質な試料と年代既知の試料の選定が必要不可欠であった。 

 
2.2  共同研究内容 

本共同研究は、LA-ICP 質量分析法を用いた炭酸塩鉱物（特にカルシウム炭酸塩鉱物である方

解石）の分析手法の開発を目的として実施した。 

Becker et al., 200224)が全岩湿式分析によって U-Pb 年代測定を行った蒸発岩中の方解石（total 

Pb/U isochron age; 251.5 ± 2.8 Ma）は、LA-ICP 質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の U-Pb 年代

測定においても、標準試料として使用できる可能性がある。そこで、LA-ICP 質量分析計を用い

て、この方解石試料の U-Pb 年代測定を実施し（標準ガラスをスタンダードとして使用）、

206Pb/238U 比及び Pb 同位体比の均質性を検査し、標準試料としての有用性を評価した。 

また、U 及び Pb 同位体組成が微小スケールで均質な炭酸カルシウムの人工作製を試みた。炭

酸水素ナトリウム、塩化カルシウム及び塩化ストロンチウムが溶解した水溶液に U と Pb の標準

溶液を添加した母液から炭酸カルシウムを沈殿させることで、206Pb/238U 比を制御した標準炭酸

カルシウムの合成を実施した。もう一つの作製手法として、高純度炭酸カルシウム粉末（U、Pb

を含まない）に U 及び Pb を含有する標準溶液を添加・混合・乾燥後、プレスしてペレットにす

る方法を試行した。これらの合成実験及び作製と並行して、得られた炭酸カルシウム粉末の

206Pb/238U 比の均質性の評価を行った。 
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3. 研究成果 

 
3.1  年代既知の蒸発岩中の方解石の U-Pb 同位体分析及び Sr 同位体分析 

U-Pb 年代が報告されている方解石試料のうち、LA-ICP 質量分析法による年代測定に向けて有

効と思われるものに、米国南部デラウエア盆地に分布する二畳紀から三畳紀にかけて堆積した

Castile Formation の蒸発岩（海水起源）に含まれる方解石（以下、「CFC」という）がある（Becker 

et al., 200224)）。この蒸発岩の中で CFC は石膏と互層をなしている。この CFC については、表

面電離型質量分析計（以下、「TIMS」という）による Pb 同位体測定、同位体希釈（以下、「ID」

という）法による全岩 U 並びに Pb 濃度測定がなされ、238U/204Pb-206Pb/204Pb アイソクロン年代

で 252 ± 5 Ma（MSWD = 2.5）、235U/204Pb-207Pb/204Pb アイソクロン年代で 252 ± 25 Ma（MSWD= 

2.5）、全体の Pb/U アイソクロン年代で 251.5 ± 2.8 Ma（MSWD = 1.3）が報告されている（Becker 

et al., 200224)）。この試料を論文の著者らより入手し分析に供した。 

測定に際しては、石膏-CFC 互層試料を岩石カッターで厚さ 4 mm にスライスし、乾燥状態で

6,000 番までの細粒研磨紙を用いて片面研磨した（図 3.1-1）。この研磨片を用いて U-Pb 同位体

分析を実施した。分析には海洋研究開発機構の局所同位体測定用 LA-ICP 質量分析計を用いて測

定を行った。レーザー装置は 193 nm エキシマーレーザーアブレーション装置（OK-ExLA2000, 

OK Laboratory 社製；以下、「ExLA」という）を用い、クレーター径 50 μm、レーザーパルス 10 

Hz、レーザー光源出力 42 mJ、照射面のフルエンス 4.2 J cm−2で行った。エアロゾルキャリアガ

スには He を用い、He ガスは複数のファラデー検出器を備えたマルチコレクターICP 質量分析

計（Neptune, Thermo Scientific 社製；以下、「MFC-ICP 質量分析計」という）のトーチの直前

で Ar ガスと混合し、質量分析計に導入した。ICP 質量分析計は 204Pb、206Pb、207Pb、208Pb、
232Th、238U の各同位体を測定し、このうち 207Pb/206Pb 及び 206Pb/238U 同位体比を年代決定に用

いた。一点の測定には、レーザーを照射しない状態で 60 秒のガスブランク測定を 2 回行い、そ

の後レーザー照射を開始した後、試料エアロゾルから得られる信号を、およそ 0.5 秒のスキャン

時間で 50 回取得した。得られた試料信号強度からガスブランクを差し引き、試料からの信号強

度、並びに同位体比測定を実施した。MFC-ICP 質量分析計の設定は Kimura et al. (2015)25)に記

載された設定を用いた。測定後に供された試料の容積はクレーター径 50 μm、クレーター深度約

55 μm である（図 3.1-2）。 

 

 

図 3.1-1 Castile Formation 蒸発岩の実体写真 

茶褐色部分（赤矢印部）が方解石（CFC）の葉理。葉理 C, D, E は分析を実施した葉理。 
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図 3.1-2 CFC の U-Pb 年代測定後のレーザーアブレーションクレーターのデジタル顕微鏡写

真と深度プロファイル 

クレーター径は 50 μm、深度はおよそ 55 μm。 

 
LA-ICP 質量分析法による U-Pb 年代測定には、標準物質が必須である（Jackson et al., 200426)）。

その際、いかなる波長、あるいはパルス幅をもつ LA 装置を用いても、マトリクスの合致した標

準物質が最善であることはよく知られた事実である（Kimura et al., 201525); Poitrasson et al., 

200327)）。現時点では、U-Pb 年代測定標準物質として利用可能な炭酸塩物質は報告されておらず、

今回の分析には National Institute of Standard and Technology（NIST）標準物質 SRM 612 合

成ガラス（Jochum et al., 200528)）を用いて分析を実施した。SRM612 ガラスの同位体比につい

ては、この標準物質を溶液分析した値 206Pb/207Pb = 0.90745、207Pb/238U = 0.25636（Woodhead 

and Hergt, 200129)）を用いた。LA-ICP 質量分析において 206Pb/207Pb はほとんどマトリクス元

素の違いによる影響（マトリクス効果）を受けないが、207Pb/238U については LA サイトにおけ

る著しいマトリクス効果と ICP 中における UO+生成率の違いによる二種類の分別を被ることが

知られている（Kimura et al., 201630)）。今回は、SRM612 に対して CFC から得られる 207Pb が

238U の 1.3 倍増感効果を受けると仮定し、年代計算にこの補正係数を与え年代決定を行った（後

述）。 
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表 3.1-1 CFC のクレーターごとの U-Pb 年代測定結果 
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表 3.1-1 CFC のクレーターごとの U-Pb 年代測定結果（つづき） 

 
 
ExLA-MFC-ICP 質量分析計による U-Pb 年代測定は、3 層の方解石葉理（C，D，E 葉理：図 

3.1-1）から、各々40、30、40 点の分析を実施した。分析は日変動を確認するため、初日に C，

D 葉理、2 日目に E 葉理を分析した。測定結果は表 3.1-1 に示す。これらのデータを Tera-

Wasserburg コンコーディア図にプロットした結果、コンコーディアからはやや上部に外れるも

のの 238U/236Pb 年代の集中は良く、コモン Pb の混合を仮定した場合のコンコーディア線の切片

年代は 251.3 ± 3.1 Ma を示した（図 3.1-3）。 

すでに述べたように、SRM612 ガラスに対して CFC の 207Pb が 238U より 1.3 倍増感効果を受

けると仮定して計算してある（表 3.1-1）ため、今回の ExLA-MFC-ICP 質量分析による年代値

と既報の ID-TIMS 年代値は一致している。今回の局所分析による U-Pb 年代値の誤差は、初日

と 2 日目の間で有意な差はなく、コモン Pb の混染程度の違いを考慮しても極めて良好な再現性

（repeatability）を示している。しかしながら、今回の測定結果は CFC と SRM612 ガラス間で

発生するU-Pb元素分別にExLAを用いた場合およそ 30 ％のPb増感効果があることが明瞭で、

著しい偏差（laboratory bias あるいは instrumental bias）を示す。同じ MFC-ICP 質量分析計

の設定のもと実施した今回の測定の場合、連続する 2 日間ではこの偏差に変化が認められなかっ

たことから、U-Pb の元素分別は LA サイトにおけるマトリクス効果によるものと判断される。し

かしながら、今回の 2 日間の測定では確認されなかったものの、U-Pb 元素間の相対感度は日変

動を伴う装置の設定（とりわけ UO+イオンの生成率）に左右されるため（Kimura et al., 201525)）、

今回の補正値（207Pb が 238U より 1.3 倍増感効果を受けていることを仮定）を海洋研究開発機構

の ExLA 装置に固有な係数として補正に用いることはできない。また、異なった LA 装置及び

ICP 質量分析計を用いて CFC の U-Pb 年代測定を行うためには、その装置及び測定日（時間）ご

とに LA サイトでマトリクス効果に起因する分別効果を補正する値を決める必要がある。この補

正方法が有効か、あるいは補正値が妥当かどうかを検証するためには、LA サイトでの元素分別
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が小さいとされるフェムト秒レーザーアブレーション装置（Kimura et al., 201525)）を用いて、

CFC を測定することが必要と考えられる。 

 

 
図 3.1-3 測定した CFC のコンコーディアプロット 

110 点の測定から得られた U-Pb 年代値は 251.3 ± 3.1 Ma で、文献値 251.5 ± 2.8 Ma (Becker 

et al., 200224))と良く一致する。測定に当たり、SRM612 の 206Pb/238U に補正係数を掛けている

ことに注意（本文参照）。 

 
今回の U-Pb 年代測定に並行して、CFC 試料中の Sr 同位体比測定を実施した。Sr 同位体の情

報は本共同研究では追加的な情報であるが、古気候の復元などの研究においては、既知の Sr 同

位体変動曲線に分析値をフィッティングすることでしばしば年代情報を得ることがある。また、

Sr は Ca と同族のアルカリ土類元素であるため、方解石などの炭酸塩鉱物には高い濃度で存在す

る。CFC の Sr 同位体組成に関しては、既に Becker et al., 200224)により湿式法で分析されてい

るが、本共同研究では LA 法により Sr 同位体分析を実施した。ExLA の設定は U-Pb 測定と同等

の設定を用い、MFC-ICP 質量分析計の測定条件は既報の条件に従った（Kimura et al., 201331)）。

測定結果は、高濃度 Sr を含有するとともにほとんど Rb が検出されないことから（表 3.1-2）、

およそ251 Maの初生Sr同位体組成を保持していることがわかる。そのSr同位体組成は 87Sr/86Sr 

= 0.70693 ± 0.00021（2-standard deviation = 2SD）で、二畳紀から三畳紀境界における海水 Sr

同位体層序のそれ 87Sr/86Sr = 0.70696 ± 0.00004 と一致しており、U-Pb 年代測定によって得ら

れた 251 Ma 前後の年代値と矛盾しない（Becker et al., 200224)）。このことは、CFC 試料が LA-

MFC-ICP 質量分析法による方解石試料の Sr 同位体測定のためのワーキングスタンダードとし

て優れていることを示す。したがって、局所 U-Pb 年代測定標準物質のみならず、局所 Sr 同位体

測定においても有用であることが明らかになった。 

以上の分析結果から、CFC 試料はその 238U/206Pb 比の均一性（図 3.1-3）と適度な濃度を有す

るため、今後溶液法と LA 法を用いて均質性の確認を実施すれば、適当な標準物質として利用で

きる可能性が高い。一方、207Pb/206Pb については、SRM612 ガラスを用いて安定した測定ができ
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る事がわかったため、Pb 同位体補正用の標準物質として CFC（あるいは別の方解石）を併用す

ることにより高精度の U-Pb 年代測定を実現できると期待される。今後の検討課題としては、LA-

MFC-ICP 質量分析計により、CFC の U-Pb 元素濃度比の均質性を担保することができれば、方

解石試料の U-Pb 年代測定に広く利用できる天然標準試料として確立することができる。 

 
表 3.1-2 CFC 試料の ExLA-MFC-ICP 質量分析法による局所 Sr 同位体測定結果 

SRM987 は同一設定における標準物質の測定結果。 

 
 

 
図 3.1-4 CFC 試料の Sr 同位体組成 

分析は Kimura et al. (2013)30)に従って LA-MFC-ICP 質量分析法で行った。1 点のエラーは 2-

standard error（2SE）。G.AVG.は全体の平均と 2-standard deviation（2SD）を示す。参照線は

全測定の中央値を示す。 
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3.2  人工的な標準試料の作製と評価 

  沈殿法による炭酸カルシウム粉末の合成 

カルシウム炭酸塩鉱物の主成分である CaCO3は、方解石、霰石、ファーテル石の三つの異なる

結晶形を持つ。本共同研究の分析対象となる硬岩の割れ目や断層を充填している炭酸塩鉱物は多

くの場合、方解石（三方晶系）であることから、平成 28 年度は U と Pb を人工的に加えた方解

石を沈殿法により合成し、LA-ICP 質量分析法による U-Pb 年代測定の標準試料としての有用性

を評価した。 

本共同研究では、Chen et al. (2016)32)の沈殿法に準じて、表 3.2-1 の組成に調製した母液を約

1 L 用意し、室温で約 72 時間攪拌して方解石を沈殿させた。この沈殿は以下の平衡反応式を通じ

て進行する。 

  HHCOOHCO 322  (3.2.1-1) 

  HCOHCO 2
33   (3.2.1-2) 

3
2
3

2 CaCOCOCa     (3.2.1-3) 

式(3.2.1-3)の順反応、すなわち炭酸カルシウムが沈殿するにつれて炭酸イオン（CO32-）が消費

されることから、(3.2.1-2)式の平衡が右辺に傾き、水素イオンが供給され母液の pH が減少する。

一方で、炭酸水素イオン（HCO32-）が十分多量に存在する場合、水素イオン（H+）が供給される

と(3.2.1-1)式の平衡が直ちに左辺に傾き、pH を一定に保つように反応が進行する。そのため本共

同研究では、炭酸カルシウムの沈殿反応(3.2.1-3)に直接関与する CO32-を多量に含む母液（例えば

炭酸ナトリウム溶液（Na2CO3））を用いるのではなく、pH 緩衝能を持つ炭酸水素ナトリウム

（NaHCO3）を CO32-源として選択し、急激な沈殿反応の進行を抑制しながら合成を行った。さ

らに、pH メーターを用いて常に母液の pH をモニターしつつ、pH が 8.0 ± 0.1 の範囲になるよ

うに 0.2 M 水酸化ナトリウム（NaOH）溶液と 0.1 M 塩酸（HCl）溶液を少量加えながら実験を

行った。また、結晶形を方解石にするために塩化ストロンチウム（SrCl2）を一定量母液に添加し

た。ここで、多元素標準溶液 10 μg g−1（SPEX 社製、XSTC-829；U、 K、 Mg、 Ca を含む）

と Pb 標準溶液（NIST SRM981: 10 μg g−1）の母液への添加量を変化させることで合成試料中の

U と Pb の濃度を調整した。本共同研究では、U 濃度は一定で Pb 濃度の異なる 3 種の母液から

粉末状の炭酸カルシウム Gcc-001、Gcc-002、Gcc-003 を合成した（表 3.2-1）。これらの合成試

料の重量は 0.25-0.45 g 程度であった。 

これらの合成炭酸カルシウム試料から各々約 50 mg を分取し、メノウ乳鉢ですり潰した後に、

X 線回折（以下、「XRD」という）分析による結晶形の同定を行った。XRD 分析には学校法人学

習院大学設置の RIGAKU X-RAY DIFFRACTOMETER（リガク社製）を用いた。X 線源にはク

ロム管球を使用し、管電圧 45 kV、管電流 250 mA の条件で Kα線を発生させ分析を行った。図 

3.2-1 に X 線回折分析の結果を示す。合成した炭酸カルシウム試料の X 線回折パターンは方解石

の標準スペクトルと良く一致し、単相の方解石の合成に成功したと言える。 

得られた方解石試料中の U と Pb の濃度を、以下の実験手順に沿って検量線法により求めた。

３つの方解石試料からそれぞれ約 50 mg を分取し、2 %硝酸溶液約 20 mL を加えて分解した後

に、ICP 質量分析計（Agilent 社製 ICP-MS 7700）を用いて U 及び Pb の定量分析を行った。定

量に用いた標準溶液には、U 及び Pb 濃度を 0.01 µg g−1、0.1 µg g−1、1 µg g−1に調製した 2 %硝

酸溶液を用いた。また、2 %の硝酸液性に調製した約 0.5 µg g−1のホルミウム溶液を試料溶液と共

に ICP 質量分析計へ導入し、内標準補正を行った。定量分析の結果を表 3.2-2 に示す。また、炭
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酸カルシウム沈殿過程での U と Pb の同位体分別は無視できるとし、沈殿した方解石中に XSTC-

829 及び NIST SRM981 の U 同位体比（Jaffey et al., 197133)）及び Pb 同位体比（Taylor et al., 

201534)）が保存されていると仮定した場合の、206Pb/238U、207Pb/206Pb 比についても合わせて表

記した。年代測定の対象とする天然方解石の Pb 濃度は多くても 0.1−1 µg g−1 のオーダーである

と考えられる。そのため、合成標準方解石の U 及び Pb の濃度もこの濃度に近いものが望ましい。

本実験では母液の Pb 濃度を 0.5-50 nM で変化させたが、Gcc-001 と Gcc-002 中の Pb 濃度は実

用的な値に近い結果となった。U に関しては想定していた濃度より一桁程度高くなったため、母

液の U 濃度を一桁程度小さい値とすることで、年代測定において実用的な濃度の結晶が得られる

と考えられる。 

LA-ICP 質量分析法による U-Pb 年代測定に用いる固体標準試料においては、206Pb/238U 比の

均質性が重要となる。均質性の評価は今後の課題として残るが、これは、得られた合成方解石試

料からペレットを作製し、LA-ICP 質量分析計を用いた元素イメージング分析などを通じて、評

価することが可能である。 

 
表 3.2-1 炭酸カルシウム合成に用いた母液の組成と沈殿の生成量 

 

 

 

図 3.2-1 合成炭酸カルシウム試料 Gcc-001, Gcc-002, Gcc-003 の X 線回折分析結果 

これらの回折パターンは方解石の回折パターンと一致することから、単相の方解石が合成され

たと言える。 
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表 3.2-2 合成炭酸カルシウム試料の U 及び Pb 濃度・同位体組成 

 

Pb の同位体比(207Pb/206Pb)は NIST SRM981 の同位体比が保持されていることを仮定 

 

  高純度炭酸カルシウム粉末からのペレットの作製及び均質性の評価 

ICP 質量分析計を用いた粉末試料の化学組成分析には広くスラリー導入法が用いられてきた。

スラリー導入法では、粉末を液体に分散させ、分散液（懸濁液）をそのままプラズマに導入する

ものである（例えば、Ebdon et al., 198735)）。粉末試料を化学的に分解する必要がないため、迅

速な化学組成分析が可能なうえ、分析元素の汚染を大幅に低減できるなどの特長を有する。最近

では、ICP 質量分析計の信号積算・データ読み出し速度の高速化にともない、ナノパーティクル

のサイズ分布を直接推定できる手法として注目されている（小林, 201636)）。一方でスラリー導入

法では、プラズマに導入される固体粒子サイズが限界サイズ（完全に原子化・イオン化できるサ

イズ：一般的に 100-400 nm）を越えることが多く、安定した信号が得られず、分析の繰り返し再

現性や得られた濃度データの信頼性に問題が残っていた（例えば、Hirata, 199037)）。そこで本共

同研究では、スラリー導入法に代え、試料の化学組成・同位体組成の均質性の評価方法として、

炭酸カルシウムをペレット状に固化した後、レーザーアブレーション試料導入法により評価する

手法を採用した。ここでは高純度炭酸カルシウム粉末（U 及び Pb を含まない）に、U 及び Pb を

含有する標準溶液（SPEC 社製、CertiPrep 標準溶液）を添加することで、U 及び Pb 濃度を調整

した炭酸カルシウム粉末を準備し、プレス加工によりペレット化した。 

試料の作製においては、洗浄したテフロンビーカー内に高純度炭酸カルシウム粉末 0.1 g を秤

量し、適当量の標準溶液を添加した。テフロン撹拌棒を用いて十分に撹拌したのち、真空デシケ

ーター内で溶液を蒸発させ、乾燥粉末とした。一般的に乾燥にはホットプレートなどによる加熱

処理を行うが、ここでは加熱による炭酸カルシウムの分解反応（U、Pb を含有する標準溶液は 2 %

硝酸溶液であるため、炭酸カルシウムと硝酸が反応し分解する恐れがある）を抑制するため、加

熱処理はせず、常温下での真空乾固を行った。乾燥させた試料約 0.1 g を内径 8 mm のペレッタ

ーに充塡し、1 t（約 200 MPa）で加圧しペレット状とした（図 3.2-2）。得られたペレットに対

し、図 3.2-2(b)に示した領域を LA-ICP 質量分析法により元素イメージング分析を行った。得ら

れた Pb、U、208Pb/238U 比のイメージング分析結果を図 3.2-3 に示す。 

図 3.2-3 に示した元素イメージング結果から、U や Pb が 1 mm 程度のスケールで不均質に分

布していることがわかった。また、わずかではあるが 208Pb/238U 比の不均質が認められた。そし

て 208Pb/238U 比が変化している部分は、U 及び Pb の濃集部分と同じであった。さらに図 3.2-3(1)

をみると、U-Pb 濃集部分及び 208Pb/238U 比の変化した部分は若干、褐色を帯びていることも明

らかとなった。この褐色部分が酸による変質（方解石から別の結晶形への変質）である可能性が

あったため、ラマン分光法で結晶同定を行った。 

 

試料名

U 2σ Pb 2σ 206Pb/238U 2σ 207Pb/206Pb 2σ

Gcc-001 31.50 0.24 0.6122 0.0046 0.004601 0.000049 0.9398 -

Gcc-002 23.95 0.72 8.50 0.25 0.0840 0.0035 0.9398 -

Gcc-003 12.18 0.15 113.6 1.4 2.209 0.038 0.9398 -

元素濃度 (μg/g) 同位体比
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図 3.2-2 炭酸カルシウム粉末試料を 200 MPa にて加圧しペレット化したもの 

(a)ペレット試料の実体写真、(b)イメージング分析（赤点線枠内）後の実体写真 

 

図 3.2-3 炭酸カルシウムペレット試料の U、Pb、Pb/U 比イメージング分析結果 

(1)ペレットの光学顕微鏡写真及び(1)の領域のイメージング分析により得られた 

(2) 208Pb/238U比、(3) 208Pb、(4) 238Uの分布図 

 

図 3.2-4 に得られたラマンスペクトルを示す。ここでは、比較のために天然方解石（単結晶）

の分析結果も示してある。図 3.2-4 のラマンスペクトルを見ると、褐色部分、白色部分のいずれ

も方解石であり、ファーテル石などの準安定相の形成は認められなかった。したがって、褐色部

分は結晶形の変化ではない可能性が示唆された。一方で、白色部分及び褐色部分において硝酸イ

オン（NO3-）の開脚振動に由来するラマン信号が検出された。これは天然方解石（単結晶）には
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見られないものである。この硝酸イオンはおそらく標準溶液に含まれていた硝酸に由来してお

り、このスペクトルから NO3-が試料全体に残っていることが考えられる。そして、ペレットに見

られる褐色の原因として、硝酸によりペレッターのインサート（試料とピストンの間に挿入する

円盤）が腐食され、酸化した鉄が試料に付着した可能性、あるいは、試料調製過程で生じた硝酸

ウラニルがペレット上に偏在している可能性が考えられる。 

以上の結果から、高純度炭酸カルシウム粉末に U 及び Pb を含む標準溶液を添加する方法では、

U 及び Pb の濃度・同位体組成について均質な炭酸カルシウムペレットの調製は難しいことが明ら

かとなった。今後は、炭酸カルシウムの沈殿形成過程で U 及び Pb を取り込ませる方法を優先的に

実用化する必要があろう。 

 

 

 

図 3.2-4 炭酸カルシウムペレット試料の白色部分及び褐色部分のラマンスペクトル 

比較のため、天然方解石（単結晶）のスペクトルも表示してある。 
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4. まとめ 

 
本共同研究では、既往研究において湿式法による U-Pb 年代測定が実施されている蒸発岩

Castile Formation 中の方解石（CFC: total Pb / U アイソクロン年代 = 251.5 ± 2.8 Ma; Becker 

et al., 200224)）について、LA-ICP 質量分析法による U-Pb 同位体分析を実施した。その結果、

CFC 試料は 238U/206Pb 比の均一性が高く、適度な U, Pb 濃度を有していることが判明した。ま

た、207Pb/206Pb 比の測定については、SRM612 ガラスを標準試料として用いた場合でも安定した

測定ができることがわかったため、Pb 同位体補正用の標準物質として CFC（あるいは別の方解

石試料）を併用することにより高精度 U-Pb 年代測定が実現できると期待される。今後は、U-Pb

元素比の均質性を担保することが必要になるが、この均質性の確認には、CFC 試料の粒子ごと及

び各粒子内の U・Pb 濃度及び Pb 同位体組成を LA 法により測定する必要がある。また、レーザ

ーアブレーションによる元素分別を抑制できるフェムト秒レーザーで同様の実験を行うことによ

り、元素分別の補正方法の妥当性や有効性を評価できるものと考えられる。最終的に CFC の均

質性が担保されれば、方解石試料の U-Pb 年代測定に広く利用できる天然標準試料として確立す

ることができる。 

天然の炭酸塩鉱物の測定及び評価に加え、U 及び Pb の濃度・同位体組成について均質な炭酸

塩標準試料の人工作製を二通りの方法で試みた。一つ目は、炭酸水素ナトリウム、塩化カルシウ

ム及び塩化ストロンチウムが溶解した水溶液に U と Pb の標準溶液を添加した母液から方解石粉

末を沈殿させる方法である。この沈澱法では、天然炭酸塩鉱物がもつ多様な U、Pb 濃度を考慮

し、U/Pb 比の異なる三つの粉末試料を作製した。二つ目は、高純度炭酸カルシウム粉末に U 及

び Pb を含む標準溶液を添加・混合・乾燥し、プレスしてペレット化する方法である。このペレ

ット試料の U、Pb 及び Pb/U 比の分布を元素イメージングで調べたところ、有意な不均質性が認

められた。これらの結果から、LA-ICP 質量分析法による U-Pb 年代測定で用いる炭酸塩標準試

料を人工作製するうえでは、沈殿法の方が有効と考えられる。 

CFC 試料及び人工試料について、今後、より詳細な評価・検証を行う必要があるが、両者の

U/Pb 比及び Pb 同位体組成の均質性が担保されれば、これらの試料を併用することにより、LA-

ICP 質量分析法を用いたより高精度な炭酸塩鉱物の U-Pb 年代測定が実現可能となる。 
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付録 7-A 第 1 回委員会開催実績 

日 時 平成 28 年 7 月 22 日（金） 13 時 00 分～17 時 00 分 

場 所 原子力機構 土岐地球年代学研究所 第 1・2 会議室 

審議事項 
平成 28 年度の計画の概要について報告し、実施内容とアプローチの適切性の観点か

ら審議・検討を行っていただく。 

主
な
コ
メ
ン
ト 

地
質
環
境
長
期
変
動
モ
デ
ル
の
開
発 

モデルの構築や統合化の手法開発が進んできているが、過去の地形・地質モデルの

妥当性や不確実性の取り扱い方も合わせた手法の開発が望まれる。 

モデルの不確実性の取り扱いには注意が必要であり、不確実性の程度をわかりやす

く表現できると良い。 

復元した過去の地形から現在の地形がどの程度再現できるかというアプローチがで

きるのであれば、不確実性を抑えることやモデルの妥当性検証が可能と考えられる。

また、どのパラメータから復元していけば現在の地形になるのかというアプローチ

も考えられる。これらのアプローチにおいて、最小値と最大値を把握することがで

きれば不確実性の幅が抑えられると考えられる。 

地形の波長を用いてある程度カテゴライズできると考えられる。それに対して地質

環境がどの程度の影響を受けるかについてモデルを使って明らかにしていくこと

で、不確実性の幅の中で何が起こり得るかということを定量的に示せると考えられ

る。このようにモデル上で実施することはまだあると考えられ、これによる検証も

可能であると考えられる。 

テクニカルなプロセスをわかりやすく示して、それに沿って実施すればモデル化が

可能というアウトプット（可視化）が出来ると良い。 

モデルをデザインする段階において、できることとできないことを区別して示すと

良い。 

地域によって不確実性の幅が違うが、日本全国どこでもモデル化できるということ

なら、本事業の成果として大きなメッセージになる。使えるデータでどの程度の信

頼を持っているかを重要視した取り組みが望まれる。 

一般の方は、地形が将来どうなるかに興味を持っていることから、可視化として地

形の変化を見せることができる技術があるということは重要である。 

本事業では過去から現在までのモデルを扱っているが、将来予測の方法についても

考えていく必要がある。 

本モデルの開発で考案した変動係数と標準偏差を用いたアウトプットの手法は、学

会等でオーソライズされる必要があり、世界的に認められて、本事業のオリジナル

の成果として示せると良い。 
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主
な
コ
メ
ン
ト
（
つ
づ
き
） 

施
設
見
学 

LA-ICP 質量分析における局所領域の年代測定技術の評価において、湿式によるバル

クの年代値と比較する際に注意が必要である。また、年代既知の炭酸塩試料、化石

やノジュールで実験すると良い。 

希ガス質量分析においては、堆積岩から水を抽出する技術開発も一緒に進めると良

い。 

CHIME 年代測定は、後継者不足であるのでぜひ技術をマスターして欲しい。 

OSL を測定した試料について、成分分析等の他の分析を行ってみると良い。 

OSL の信号特性と石英のマイクロクラックの状態とを比較してみると良い。 

微量元素を用いた環境変動の推定についてはイットリウムが指標として有効かもし

れない。 

革
新
的
要
素
技
術
の
開
発 

後背地解析技術において、現状は技術開発を中心に進めており、地質環境長期変動

モデルで対象にしている時間と異なる時代の堆積物を扱っているが、今後は事例の

蓄積を通じて、地形・地質モデルへの反映も合わせて示されると良い。 

炭酸塩鉱物測定技術や土岐地球年代学研究所の年代測定装置で得られる分析結果

を、地質環境の長期安定性の評価に結びつける方法を示すことが重要である。 

自然現象を扱う際にはメカニズムが大事であり、メカニズムを正確に推定すること

が将来予測に必要となる。100 万年という長期を扱う際には、日本列島における地

殻変動やプレート運動、応力場の変化やプレートシステムの転換などを踏まえた検

討も重要である。 

仮に有効なシミュレーション手法が構築された場合、過去の地形等に関するモデル

化が不要となるような印象を受けてしまうため、この技術によって示せる知見を踏

まえて進めることが重要である。 

総
合
討
論 

個別の技術開発は進歩していると感じるとともに、それだけの試行錯誤もされてい

ると思う。やれる部分とやれない部分を踏まえて、2 年後のアウトプットを考える

必要がある。 

今後、例えば科学的有望地を評価する技術の必要性などを見据えて、本事業を進め

ていくことは重要であり、原子力機構における地質環境の長期安定性に関する研究

の役割と合わせて期待される。また、基礎研究としての底上げも大事な取り組みの

一つでもあることから、バランスよい技術開発が必要である。これらのことは、原

子力機構として、2 年後の研究をどう進めていくかに繋がっていく。それに対して

適切に対応できることを期待する。 

可視化については、コンテンツはよいので、残りの 2 年でクリエイティブに作って

いくとよい。計算工学会などではシミュレーションの可視化画像のコンテストも行

っているので、それ目指して取り組んでいくのもよい。 

現状の可視化は、わかる人にはわかるが、分野外の人にはわかりにくい。また、委

員会の場だけでは、特定の分野だけの観点になってしまう。可視化の成果を多くの

人に見せて、コメントをいただくと良い。 
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付録 7-B 第 2 回委員会開催実績 

日 時 平成 29 年 2 月 23 日（木） 13 時 30 分～17 時 30 分 

場 所 経済産業省別館 1 階 120 共用会議室 

審 議 事 項 
平成 28 年度の実施内容の概要について報告し、その適切性の観点から審議・

検討を行っていただく。 

主
な
コ
メ
ン
ト 

地
質
環
境
長
期
変
動
モ
デ
ル
の
開
発 

不確実性について様々な要因を挙げているが、地形モデルに侵食をどのように

考慮したかなど、どのようにしてモデルを作成したかといったプロセスの説明

が不確実性を考える上で重要である。 

調査領域を設定した根拠を明確にするとともに、手法自体の適用性を提示する

ことが必要である。 

場当たり的な内容に見える。実用化に落とし込むところで、システマティック

に行っていく必要があり、今後整理が必要である。 

この研究を通して不確実性をどこまで絞り込めたかということが研究成果と

して必要である。 

今年度であれば、例えば、領域に関してはこの程度の定量的な絞り込みがこの

ようなモデルを提示すればできるということを言わないと、まとめになってい

ない。もう一歩踏み込んだ解釈や考察をしていただきたい。 

データ量の違いによって得られる成果の違いを評価・整理すると良い。 

モデル化においては、ケースバイケースではなく、モデル化手法を一般化する

必要がある。地形モデルを作成する上で必要となる、影響を与える要素、モデ

ル化する方法、使用した条件や値の根拠など詳しく整理していくと良い。 

本事業における平野部の事例は、沿岸部における研究としても重要である。沿

岸部という観点でも検討していただきたい。 

移流分散解析における初期状態の設定において、その根拠となるジオロジカ

ル・セッティングも一緒に示すことで、全体を統一的に示しやすくなる。 

氷期に間氷期の涵養量を設定して不確実性の影響を議論することは困難であ

る。 

可視化については、カタログが整備されてきており、良いと感じる。カタログ

はホームページだけでなく、YouTube に載せる方法も考えられる。 

可視化は、誰に向けて可視化をするのかが大事である。PC の他にもスマート

フォンで見られるようにする方法も考えられる。 
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主
な
コ
メ
ン
ト
（
つ
づ
き
） 

革
新
的
要
素
技
術
の
開
発 

様々な手法を行い、成果も出ている。山が隆起する際の後背地における現象を

踏まえて、調査手法や調査内容の説明を最初にするとわかりやすい。 

帯磁率異方性を用いた堆積物の古流向の推定法について、原理や適用性の説明

が必要である。 

革新的要素技術が地質環境長期変動モデルの開発にどう反映していくか見え

るようにしておくと良い。 

三次元シミュレーションの境界条件について、この条件では、別府－万年山付

近や桜島付近で圧縮場となり、せん断ひずみ速度の大きいせん断帯は再現され

ているものの、現在の九州地方の地殻変動場などを再現できるかの検証も行う

必要がある。 

GNSS 速度を用いたせん断ひずみ速度や地質学的なひずみ速度を推定してい

るが、どのような断層のどのようなせん断方向であるのか等、せん断ひずみ速

度分布のみならず他パラメータを含めた検討も重要と思われる。その際、九州

地方の活断層には地域性が大きいと考えられるので、単純に比較するよりは地

域性を考慮すると良い。 

日本列島のひずみ速度場は、測地学的に 10-7/yr、地質学的に 10-8/yr と 10 倍

近く速度の差があることは十分認識されているが、地質学的なひずみが累積し

てゆく原因としてその領域が弱いからという原因で充分なのか。時間的な違い

を反映しているのか、その他の原因が反映しているのか検討すると良い。 

地殻変動予測技術は、地層処分事業の中のどの段階でどのように寄与するのか

示されると良い。また、他の地域への適応可能性についても示されると良い。

堆積岩の割れ目を介在する炭酸塩鉱物については、一般的に、カソードルミネ

ッセンス発光が認められないという解釈ができるのかについて、既往研究を含

め確認し、取りまとめるのが良い。 

炭酸塩鉱物から年代が出せれば、それだけで大きな成果になる。 

総
合
討
論

この事業の成果が、地層処分事業のどこに、どのように反映されるのかを意識

して取りまとめていく必要がある。また、地質環境長期変動モデルと革新的要

素技術がどうリンクするのかを示すことが重要である。 

 

 


	表紙
	目次
	1. はじめに
	2. 地質環境長期変動モデルの開発
	2.1 統合数値モデル化、モデル検証及び不確実性の評価
	2.2 地形・地質モデル
	2.3 水理モデル
	2.4 地球化学モデル
	2.5 地表環境モデル

	3. 革新的要素技術の開発
	3.1 後背地解析技術
	3.2 炭酸塩鉱物測定技術開発
	3.3 地殻変動予測技術

	4. おわりに
	謝辞
	平成
	表紙
	付録1_風化状態の復元に関する研究
	付録2_炭酸塩鉱物の微小領域分析手法の開発
	付録3_レーザーアブレーション付き誘導結合プラズマ
質量分析計を用いた炭酸塩鉱物の分析手法の開発
	付録4_委員会開催実績


