
 
 

 

 

 

 

 

令和 2 年度 

高レベル放射性廃棄物等の 

地層処分に関する技術開発事業 
 

 

地質環境長期安定性評価技術高度化開発 
 

 

報 告 書 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

令和 3 年 3 月 
 

 

国立研究開発法人日本原子力研究開発機構 

一般財団法人電力中央研究所 
 

 



 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 本報告書は、経済産業省資源エネルギー庁からの委託事業として、国立

研究開発法人日本原子力研究開発機構及び一般財団法人電力中央研究所

が実施した「令和 2 年度高レベル放射性廃棄物等の地層処分に関する技

術開発事業（地質環境長期安定性評価技術高度化開発）」の成果を取りま

とめた報告書である。 
 

 



i 
 

目次 

1. はじめに ....................................................................................................................................... 1 

1.1 背景と目的 .............................................................................................................................. 1 

1.2 各テーマの概要 ...................................................................................................................... 2 

1.2.1 火山・火成活動に関する調査・評価技術 ....................................................................... 2 

1.2.2 深部流体に関する調査・評価技術 .................................................................................. 3 

1.2.3 地震・断層活動に関する調査・評価技術 ....................................................................... 3 

1.2.4 隆起・侵食に関する調査・評価技術 ............................................................................... 4 

1.2.5 実施体制・役割分担 ........................................................................................................ 6 

2. 火山・火成活動に関する調査・評価技術 .................................................................................... 8 

2.1 マントル内の流体分布・移動に関する検討 .......................................................................... 8 

2.1.1 背景と目的 ....................................................................................................................... 8 

2.1.2 令和 2 年度実施内容 ........................................................................................................ 8 

2.2 マグマの影響範囲に関する検討 ........................................................................................... 12 

2.2.1 背景と目的 ..................................................................................................................... 12 

2.2.2 令和 2 年度実施内容 ...................................................................................................... 12 

2.3 まとめと今後の課題 ............................................................................................................. 30 

3. 深部流体に関する調査・評価技術 ............................................................................................. 32 

3.1 深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積 ............................................................................ 32 

3.1.1 背景と目的 ..................................................................................................................... 32 

3.1.2 深部流体の移動・流入プロセスの類型化に係る検討 ................................................... 33 

3.1.3 スラブ起源水の判別指標となり得る元素・同位体などの調査 .................................... 41 

3.1.4 室内試験 ......................................................................................................................... 50 

3.1.5 まとめと今後の展望 ...................................................................................................... 55 

3.2 深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積 ................................................................................ 64 

3.2.1 背景と目的 ..................................................................................................................... 64 

3.2.2 有馬地域における事例 ................................................................................................... 65 

3.2.3 まとめ ............................................................................................................................ 68 

3.3 深部流体の移動経路に関する検討 ....................................................................................... 69 

3.3.1 背景と目的 ..................................................................................................................... 69 

3.3.2 S 波スプリッティング解析............................................................................................. 70 

3.3.3 地形・地質学的検討 ...................................................................................................... 79 

3.4 まとめと今後の課題 ............................................................................................................. 99 

4. 地震・断層活動に関する調査・評価技術 ................................................................................ 101 

4.1 活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響範囲を把握する手法の

検討 ............................................................................................................................................ 101 

4.1.1 背景と目的 ................................................................................................................... 101 

4.1.2 南九州せん断帯を事例とした検討 .............................................................................. 101 

4.1.3 1984 年長野県西部地震の余震域を事例とした検討 .................................................... 142 

4.1.4 線構造の形成に係る変形実験 ...................................................................................... 155 



ii 
 

4.1.5 まとめ .......................................................................................................................... 156 

4.2 断層の活動性評価指標を提示するための分析・試験、年代測定による検討 ................... 163 

4.2.1 背景と目的 ................................................................................................................... 163 

4.2.2 放射年代測定法による断層の活動性評価技術の開発 ................................................. 163 

4.2.3 機械学習に基づいた検討 ............................................................................................. 171 

4.2.4 石英水和層を用いた評価技術の検討 ........................................................................... 180 

4.2.5 まとめ .......................................................................................................................... 183 

4.3 地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討 ....................................................... 188 

4.3.1 背景と目的 ................................................................................................................... 188 

4.3.2 2011 年福島県浜通りの地震に伴う湧水発生域における検討 ..................................... 189 

4.3.3 松代群発地震に伴う湧水発生域における検討 ............................................................ 197 

4.3.4 まとめ .......................................................................................................................... 208 

4.4 まとめと今後の課題 ........................................................................................................... 211 

5. 隆起・侵食に関する調査・評価技術 ....................................................................................... 213 

5.1 熱年代法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備 ........................................................... 213 

5.1.1 背景と目的 ................................................................................................................... 213 

5.1.2 侵食速度が遅い地域の侵食速度評価に反映するための光ルミネッセンス（OSL）熱年

代法の適用性の検討 .............................................................................................................. 214 

5.1.3 角閃石の地質温度圧力計と U–Pb 年代測定法を用いた侵食評価手法の検討 ............ 218 

5.1.4 岩石学的手法と地球年代学的手法を用いた高温領域の熱史及び隆起・侵食史の検討

 ............................................................................................................................................... 222 

5.1.5 熱年代法・宇宙線生成核種法・河川縦断形の数値地形解析を組み合わせた隆起・侵食速

度の評価手法の検討 .............................................................................................................. 227 

5.1.6 まとめ .......................................................................................................................... 241 

5.2 離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化 .......................... 247 

5.2.1 背景と目的 ................................................................................................................... 247 

5.2.2 内陸部を対象とした検討 ............................................................................................. 248 

5.2.3 沿岸部を対象とした検討 ............................................................................................. 257 

5.2.4 まとめ .......................................................................................................................... 265 

5.3 隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備 ....................................................... 267 

5.3.1 背景と目的 ................................................................................................................... 267 

5.3.2 隆起・沈降境界域の地殻変動評価のための調査スキーム ......................................... 268 

5.3.3 まとめ .......................................................................................................................... 273 

5.4 隆起・侵食量評価手法の高度化に向けた段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討 275 

5.4.1 背景と目的 ................................................................................................................... 275 

5.4.2 実施内容 ....................................................................................................................... 278 

5.4.3 まとめ .......................................................................................................................... 301 

5.5 最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備 ....................................................... 303 

5.5.1 背景と目的 ................................................................................................................... 303 

5.5.2 隆起速度データマップの整備 ...................................................................................... 303 

5.5.3 まとめと課題 ............................................................................................................... 308 

5.6 まとめ ................................................................................................................................. 310 

6. まとめ ....................................................................................................................................... 313 



iii 
 

 

図目次 

 

図 2.1.2-1 検測対象とした地震の震源分布 ................................................................................. 10 

図 2.1.2-2 P 波及び S 波検測値による走時曲線の例 .................................................................. 11 

図 2.2.2-1 各標高の重心位置（青点）とミマツダイヤグラム（三松，1970）との比較 ............. 13 

図 2.2.2-2 標高－重心の平面図（大山） .................................................................................... 14 

図 2.2.2-3 標高－重心－地質図の平面図（大山） ...................................................................... 15 

図 2.2.2-4 標高－面積図（大山） ............................................................................................... 15 

図 2.2.2-5 20 万分の 1 地質図幅とそれに含まれる第四紀火山及び抽出した岩脈 .................... 17 

図 2.2.2-6 第四紀火山及び岩脈の分布 ........................................................................................ 20 

図 2.2.2-7 第四紀火山及び第四紀の岩脈の分布 ......................................................................... 21 

図 2.2.2-8 第四紀火山及び新第三紀の岩脈の分布 ...................................................................... 22 

図 2.2.2-9 第四紀火山及び先新第三紀の岩脈の分布 .................................................................. 23 

図 2.2.2-10 文献収集した火山の位置（世界） ........................................................................... 27 

図 2.2.2-11 文献収集した火山の位置（日本周辺の拡大） ......................................................... 27 

図 3.1.1-1 各深部流体と起源水の呼称 .......................................................................................... 32 

図 3.1.2-1 水素・酸素同位体比データのコンパイル図 ................................................................ 34 

図 3.1.2-2 3He/4He-4He/20Ne データのコンパイル図 ................................................................... 34 

図 3.1.2-3 Li-Cl-Br 相対組成データのコンパイル図（基図は産業技術総合研究所，2016） ..... 35 

図 3.1.2-4 火山性熱水の移動・流入に係る概念モデル ................................................................ 36 

図 3.1.2-5 深部上昇水の移動・流入に係る概念モデル ................................................................ 37 

図 3.1.2-6 長期停滞水の移動・流入に係る概念モデル ................................................................ 38 

図 3.1.2-7 常磐地域を例とした混合型の概念モデル .................................................................... 39 

図 3.1.3-1 本研究で得られた Sr 濃度と Sr 比の関係 ................................................................... 41 

図 3.1.3-2 深部流体判別フロー ..................................................................................................... 43 

図 3.1.3-3 Li/Cl と 129I/I の関係 ..................................................................................................... 45 

図 3.1.3-4 温泉水・地下水サンプルの δ7Li・δ11B 測定結果 ........................................................ 46 

図 3.1.3-5 地下水中の微生物数の計数結果 (Matsushita et al., 2016; 2018; 2020 の結果を含む)

 ......................................................................................................................................................... 49 

図 3.1.3-6 微生物群集構成解析の結果(a) domain レベル、(b) Archaea を対象とした網レベル49 

図 3.1.4-1 海水を練り混ぜた粘土試料と圧縮抽水試験装置 ......................................................... 51 

図 3.1.4-2 カオリンの圧縮に伴う溶存元素濃度と同位体の変化 ................................................. 53 

図 3.1.4-3 クニピアの圧縮に伴う溶存元素濃度と同位体の変化 ................................................ 54 

図 3.2.2-1 試料採取地点位置図 ................................................................................................... 65 

図 3.3.2-1 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 ................................. 71 

図 3.3.2-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 .............. 72 

図 3.3.2-3 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 .............. 72 

図 3.3.2-4 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 ................................. 74 

図 3.3.2-5 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 .............. 75 

図 3.3.2-6 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 .............. 76 

図 3.3.2-7 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 ................................. 77 

図 3.3.2-8 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 .............. 78 



iv 
 

図 3.3.2-9 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 .............. 78 

図 3.3.2-10 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 ............ 79 

図 3.3.2-11 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 ............ 79 

図 3.3.3-1 紀伊半島南部のリニアメントの分布と方位 .............................................................. 80 

図 3.3.3-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布と地質 ... 81 

図 3.3.3-3 ステレオ投影図による割れ目分布の表示例 .............................................................. 82 

図 3.3.3-4  走向－距離プロット（a）と傾斜方向ベクトル累積プロット（b）の例 ................ 84 

図 3.3.3-5 図 W-2 の深度データに乱数を与え、順序をランダムに入れ替えた場合の ............. 85 

図 3.3.3-6 隣接面夾角（a, b）及び隣接面夾角ランク（c, d） .................................................. 86 

図 3.3.3-7 割れ目データの取得露頭位置 .................................................................................... 88 

図 3.3.3-8 割れ目データを取得した石英斑岩露頭 ...................................................................... 89 

図 3.3.3-9 割れ目データのステレオ投影図及び走向のローズダイヤグラム ............................. 90 

図 3.3.3-10 石英斑岩露頭の赤外線カメラ画像と温度プロファイル .......................................... 90 

図 3.3.3-11 川湯温泉露頭（A）における割れ目データの走向－距離プロット ......................... 91 

図 3.3.3-12 川湯温泉露頭（A）における割れ目データの走向ベクトル累積プロット ............. 93 

図 3.3.3-13 曲川支流露頭（B）における割れ目データの走向－距離プロット ........................ 95 

図 3.3.3-14 曲川支流露頭（B）における割れ目データの走向ベクトル累積プロット ............. 96 

図 4.1.2-1 九州地方のせん断ひずみ速度分布（左）と GNSS 観測点配置（右） .................. 110 

図 4.1.2-2 本事業におけるデータ解析の流れ ............................................................................111 

図 4.1.2-3 原子力機構の GNSS 観測から得られた各観測点の日座標値の時系列 .................. 112 

図 4.1.2-4 共通誤差成分の除去前後での時系列 ....................................................................... 114 

図 4.1.2-5 2016 年熊本地震の粘弾性緩和に伴う地殻変動 ....................................................... 115 

図 4.1.2-6 粘弾性緩和の除去前後での時系列 ........................................................................... 116 

図 4.1.2-7 霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動の推定に利用した観測点分布 ................ 116 

図 4.1.2-8 霧島山・桜島の火山活動に伴う各圧力源の体積変化の推定値 ............................... 117 

図 4.1.2-9 霧島山・桜島の火山変動の除去前後での時系列 ..................................................... 117 

図 4.1.2-10 霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動 .............................................................. 118 

図 4.1.2-11 豊後水道で発生したスロースリップの補正前後での時系列 ................................. 119 

図 4.1.2-12 豊後水道で発生したスロースリップに伴う地殻変動 ........................................... 119 

図 4.1.2-13 解析対象領域で発生した地震 ................................................................................ 120 

図 4.1.2-14 2019 年 5 月 10 日に発生した日向灘の地震（M6.3, M5.6）に伴う地殻変動 ..... 120 

図 4.1.2-15 2019 年 5 月 10 日に発生した日向灘の地震によるステップ除去前後の時系列 .. 121 

図 4.1.2-16 2019 年 5 月 10 日の日向灘の地震によるステップ・トレンド除去後の時系列 .. 121 

図 4.1.2-17 余効すべりの時定数の頻度分布 ............................................................................. 121 

図 4.1.2-18 余効すべりによる地殻変動の推定値とそれらの時定数の分布（そのⅠ） .......... 122 

図 4.1.2-19 余効すべりによる変位補正前後の時系列 .............................................................. 124 

図 4.1.2-20 アムールプレートに対する定常変位速度の分布 ................................................... 124 

図 4.1.2-21 フィリピン海プレート上面の形状と本解析に用いた矩形断層 ............................. 125 

図 4.1.2-22 ABIC の分布 ........................................................................................................... 125 

図 4.1.2-23 推定されたバックスリップ速度分布 ..................................................................... 126 

図 4.1.2-24 推定されたバックスリップ速度の標準偏差（上）と解像度分布（下） .............. 127 

図 4.1.2-25 熊本地震後の速度場からプレートの沈み込みによる変形を除去した変位速度場 128 

図 4.1.2-26 せん断帯に平行・直交する方向の変位速度成分 ................................................... 129 



v 
 

図 4.1.2-27 解析対象領域の変位速度（左）とそれらの変位速度プロファイル（右） .......... 130 

図 4.1.2-28 ひずみ速度の主軸分布（上）とせん断ひずみ速度分布（下） ............................. 131 

図 4.1.2-29 踏査範囲周辺の地質図とリニアメント分布 .......................................................... 135 

図 4.1.2-30 解析に採用した小断層（緑丸）及び破砕帯（赤丸）の分布 ................................ 136 

図 4.1.2-31 踏査範囲周辺の地震データを用いた応力インバージョン解析の結果 .................. 137 

図 4.1.2-32 微小地震から求めた最適応力と小断層とのミスフィット角の分布 ..................... 138 

図 4.1.2-33 応力逆解析結果 ...................................................................................................... 139 

図 4.1.2-34 踏査範囲周辺における主要なテクトニックイベントと応力場 ............................. 140 

図 4.1.2-35 柊野層に発達する小断層のみを対象とした応力逆解析結果 ................................ 141 

図 4.1.3-1 ユーラシアプレートに対する GNSS 変位速度分布 ................................................ 144 

図 4.1.3-2 GNSS 変位速度から推定されるせん断ひずみ速度分布 ......................................... 145 

図 4.1.3-3 GNSS 変位速度から推定される面積ひずみ速度分布 ............................................. 145 

図 4.1.3-4 GNSS 変位速度から推定されるひずみ速度の主軸分布 ......................................... 146 

図 4.1.3-5 対象領域における震源メカニズムと P 軸の分布 .................................................... 147 

図 4.1.3-6 地震学的な既往研究に基づく余震域及び応力場の分布の模式図 ........................... 148 

図 4.1.3-7 1984 年長野県西部地震震源域周辺のリニアメント判読図 .................................... 149 

図 4.1.3-8 リニアメントの分布と周辺の地質 ........................................................................... 150 

図 4.1.3-9 リニアメントの長さと数の関係（左）及びローズダイヤグラム（右） ................ 151 

図 4.1.3-10 2 km ごとのリニアメントの方位と分布密度 ........................................................ 151 

図 4.1.3-11 小断層データ採取位置............................................................................................ 153 

図 4.1.3-12 応力逆解析の結果 ................................................................................................... 154 

図 4.1.4-1 上載圧 2 MPa、変位量 14 mm、室温条件の試験で形成された条線 ..................... 155 

図 4.2.2-1 断層ガウジ（TS1、TS3）とカタクレーサイト（TSB）の Imax-NI 比較 .............. 165 

図 4.2.2-2 大気環境下の加熱実験による IRSL 信号の減衰 ..................................................... 166 

図 4.2.2-3 大気環境下の加熱実験に基づく IR 信号のアレニウスプロット............................. 167 

図 4.2.2-4 粉砕処理を行った K-Ar 年代測定用の試料 ............................................................. 171 

図 4.2.3-1 線形判別分析の結果図 ............................................................................................. 178 

図 4.2.3-2 CASE 4-1 の判別得点と最新活動時期（LEclass I~V） ........................................ 178 

図 4.2.3-3 CASE 4-1 のいくつかの元素（横軸）の密度分布と最新活動時期（LEclass I~V）

 ....................................................................................................................................................... 179 

図 4.2.3-4 断層ガウジ試料の EPMA 分析結果 ......................................................................... 179 

図 4.2.3-5 全岩化学組成と交換性陽イオン濃度との間の相関を示す回帰直線 ....................... 180 

図 4.2.4-1 摩擦実験後の試料の写真 .......................................................................................... 182 

図 4.2.4-2 SIMS 測定の結果 ..................................................................................................... 182 

図 4.3.2-1 解析対象領域における地震観測点分布 .................................................................... 193 

図 4.3.2-2 2011 年東北地震前に得られた各観測点の φ 方向の分布 ........................................ 193 

図 4.3.2-3 2011 年東北地震後に得られた各観測点の φ 方向の分布 ........................................ 194 

図 4.3.2-4 2011 年東北地震後に発生した地震に対する距離規格化 dt 値の分布 .................... 195 

図 4.3.2-5 距離規格化 dt 値の平均値の分布 ............................................................................. 195 

図 4.3.2-6 観測点 IWAKMZ における距離規格化 dt 値の深さ方向の分布 ............................. 196 

図 4.3.3-1 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 ............................... 198 

図 4.3.3-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 ............ 198 

図 4.3.3-3 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 ............ 199 



vi 
 

図 4.3.3-4 松代地震断層、判読したリニアメントと割れ目データ取得露頭位置 .................... 201 

図 4.3.3-5 露頭写真と計測した割れ目 ...................................................................................... 202 

図 4.3.3-6 測線と割れ目データ位置の模式図 ........................................................................... 203 

図 4.3.3-7 全割れ目のステレオ投影図 ...................................................................................... 203 

図 4.3.3-8 測線 A、B における割れ目の走向―距離プロット .................................................. 205 

図 4.3.3-9 測線 A における割れ目データの走向ベクトル累積プロット .................................. 206 

図 4.3.3-10 測線 B における割れ目データの走向ベクトル累積プロット ................................ 207 

図 4.3.3-11 測線 A と測線 B を合わせた割れ目データの走向ベクトル累積プロット ............. 208 

図 5.1.2-1 OSL 熱年代法による熱史解析 .................................................................................... 217 

図 5.1.3-1 岩石試料中の MME と花崗閃緑岩質部分の産状写真 ............................................. 219 

図 5.1.3-2 Al-in-Hbl 圧力計による圧力見積もりの結果 .......................................................... 221 

図 5.1.4-1 黒部川花崗岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） .................. 224 

図 5.1.4-2 遠野複合深成岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） .............. 225 

図 5.1.4-3 堺ノ神深成岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） .................. 225 

図 5.1.5-1 ZrU–Pb 年代コンコーディア図およびCL 像 ......................................................... 230 

図 5.1.5-2 北上山地における東経・AFT 年代プロット ........................................................... 231 

図 5.1.5-3 海成段丘の形成過程とパターン ............................................................................... 232 

図 5.1.5-4 海成段丘構成層の最上面における石英中の 10Be 濃度 ............................................ 234 

図 5.1.5-5 MCMC による河床縦断形逆解析の結果 ................................................................. 239 

図 5.1.5-6 逆解析によって復元された隆起速度 ....................................................................... 240 

図 5.2.1-1 内陸部を対象とした研究開発の事例地域 ................................................................ 248 

図 5.2.2-1 離水地形区分図 ........................................................................................................ 251 

図 5.2.2-2 離水地形の縦断プロファイルと調査地点 ................................................................ 252 

図 5.2.2-3 河成段丘の構成層 ..................................................................................................... 253 

図 5.2.2-4 露頭観察地点（TRM 地点）の地形と柱状図 .......................................................... 254 

図 5.2.2-5 ボーリングコアの掘削地点 ...................................................................................... 256 

図 5.2.2-6 ボーリングコアの柱状図 .......................................................................................... 256 

図 5.2.3-1 手法適用性の検討を行った海成段丘岩盤中の 10Be 深度プロファイル .................. 258 

図 5.2.3-2 段丘の離水後の地形発達の概念図 ........................................................................... 258 

図 5.2.3-3 試料採取地点位置図 ................................................................................................. 259 

図 5.2.3-4 NNO 地点近傍の海成段丘分布図 ............................................................................ 260 

図 5.2.3-5 NNO 地点の露頭柱状図と試料採取位置 ................................................................. 261 

図 5.2.3-6 ANY 地点および ANW 地点近傍の海成段丘分布図 ............................................... 262 

図 5.2.3-7 ANY 地点の露頭柱状図と試料採取位置 .................................................................. 263 

図 5.2.3-8 ANW 地点の露頭柱状図と試料採取位置 ................................................................. 265 

図 5.3.1-1 ボーリングコア掘削地点 .......................................................................................... 268 

図 5.3.2-1 隆起・沈降境界域における地殻変動評価のための調査スキーム ........................... 270 

図 5.3.2-2 GC-NG-1、OY-1 及び OY-2 コアの堆積ユニット区分と堆積相の特徴と対比案 ... 272 

図 5.3.2-3 コア堆積物から認定した地層境界面と MIS との対比 ............................................ 273 

図 5.4.1-1 本研究項目の立ち位置 ............................................................................................. 276 

図 5.4.2-1 本実験で使用する整形試料（岩石チップ試料・ポロシメータ試料・XRD 試料） 279 

図 5.4.2-2 本実験の実施フロー ................................................................................................. 280 

図 5.4.2-3 岩石チップの色調・形状変化の例 ........................................................................... 281 



vii 
 

図 5.4.2-4 浸漬前後のマイクロフォーカス X 線 CT 画像 ........................................................ 282 

図 5.4.2-5 浸漬前後の鉱物の形状変化の例 ............................................................................... 283 

図 5.4.2-6 有効間隙率の変化 ..................................................................................................... 285 

図 5.4.2-7 間隙径分布の変化（R2MZ-13）.............................................................................. 286 

図 5.4.2-8 間隙径分布の変化（R2MZ-09）.............................................................................. 286 

図 5.4.2-9 浸漬酸溶液の溶存元素濃度の測定結果（浸漬 15 日後の硝酸溶液） ..................... 287 

図 5.4.2-10 浸漬 15,30,45 日後の酸溶液の溶存元素濃度の測定結果比較 ............................... 287 

図 5.4.2-11 本事業で収集した柱状図の位置 ............................................................................. 292 

図 5.4.2-12 テフラ層序等の他の年代情報と経験的指標の関係が報告されている 24 地域でコン

パイルした編年図 ......................................................................................................................... 293 

図 5.4.2-13 段丘対比・編年のコンパイルと再解釈の例 .......................................................... 296 

図 5.4.2-14 露頭およびピット調査実施箇所 ............................................................................. 299 

図 5.4.2-15 ピット壁面写真およびスケッチ ............................................................................. 300 

図 5.4.2-16 穂北露頭の柱状図および写真 ................................................................................ 301 

図 5.4.2-17 童子丸露頭の柱状図および写真 ............................................................................. 301 

図 5.5.2-1 過去数千年間及び数十万年間に隆起・沈降の傾向・速度に係る研究が行われた地域

 ....................................................................................................................................................... 304 

図 5.5.2-2 過去数十万年間の隆起・沈降速度分布（野村ほか, 2017） ................................... 305 

図 5.5.2-3 過去数十万年間の隆起・沈降速度分布（本事業追加分） ...................................... 305 

図 5.5.2-4 過去数千年間の隆起・沈降速度分布（本事業追加分） .......................................... 306 

図 5.5.2-5 数十万年間の隆起沈降速度分布 ............................................................................... 307 

 

表目次 

 

表 1.2.1-1 全体計画に示された自然現象の影響に関する研究開発項目....................................... 2 

表 1.2.4-1 各テーマで得られた技術・知見の処分事業への反映に向けたスケジュール ............. 6 

表 1.2.5-1 本事業で実施する各研究開発項目の役割分担 ............................................................. 7 

表 2.2.2-1 各地質図幅で抽出対象とした岩脈類 ......................................................................... 18 

表 2.2.2-2 検討範囲中に含まれる第四紀火山 ............................................................................. 19 

表 2.2.2-3 岩脈に関する情報整理例 ............................................................................................ 24 

表 2.2.2-4 収集文献一覧 .............................................................................................................. 26 

表 3.1.2-1 火山性熱水・深部流体の移動・流入に係る概念モデルの類型化の観点 .................. 40 

表 3.1.3-1 メタンの δ13C 値でのガス起源判定の目安（早稲田, 2010 を基に作成） .................. 43 

表 3.1.3-2 各検討項目の判別への適用性 ...................................................................................... 50 

表 3.2.2-1 採取試料リスト .......................................................................................................... 67 

表 3.2.2-2 鉱物分離結果 .............................................................................................................. 68 

表 4.2.2-1 年代測定結果一覧 ..................................................................................................... 169 

表 4.2.3-1 入力データの概要とケース名、判別率 .................................................................... 173 

表 4.2.3-2 活動性／確実度の分類と基準 .................................................................................. 174 

表 4.2.3-3 CASE 4 に含まれる活断層・非活断層の最新活動時期 .......................................... 174 

表 4.2.3-4 CASE 4 シリーズの判別式の係数 β と VIF ............................................................ 178 

表 4.2.3-5 交換性陽イオンの分析結果、及び全岩化学組成との相関係数 ............................... 180 

表 5.1.3-1 黒部川花崗岩のジルコン U-Pb 年代 ........................................................................ 222 



viii 
 

表 5.1.5-1: 分析試料と AFT 年代測定結果一覧 .......................................................................... 229 

表 5.4.1-1 段丘編年の違いが隆起量の見積りへ与える影響 宮城県仙台付近の例 .................. 277 

表 5.4.2-1 実験用礫サンプルの岩種及び実験内容 .................................................................... 279 

表 5.4.2-2 本実験における分析項目一覧表 ............................................................................... 280 

表 5.4.2-3 XRD 分析で得られた鉱物組み合わせの浸漬前後での変化の例（基質濃集分析） 284 

表 5.4.2-4 着目した経験的年代指標の例 .................................................................................. 291 

 

 



1 
 

1. はじめに 

 

1.1  背景と目的 

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、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必要がある。平成 29 年 7 月には、経済産

業省より、地層処分の仕組みや地域の科学的特性についての国民への理解促進を目的として、地

層処分を行う場所を選ぶ際にどのような科学的特性を考慮する必要があるのか、それらは日本全

国にどのように分布しているか、といったことを分かりやすく示した「科学的特性マップ」が公

開された。 

一方、地層処分事業の遂行には国民の理解と信頼確保と同時に、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。そのような中、

所管官庁、事業実施主体（原子力発電環境整備機構：以下、「NUMO」という）、関連研究機関、

廃棄物発生者により構成された地層処分研究開発調整会議において「地層処分研究開発に関する

全体計画（平成 30 年度～平成 34 年度）」（以下、「全体計画」という）が策定された。地層処分

に適した地質環境の選定のためには、火山・火成活動、非火山性深部流体の移動・流入、地震・

断層活動、隆起・侵食といった自然現象について、数万年を超えるような長期にわたる影響を調

査・評価することが求められる。全体計画では、これらの自然現象の影響の把握及びモデル化に

係る課題が整理されており（表 1.2.1-1）、本事業では、これらの解決に向けた研究開発に取り組

む。 

全体計画は、NUMO が作成した包括的技術報告書注 1 の外部レビューの結果や、平成 30 年度

以降の関連研究機関における研究開発の実績を踏まえ、令和 2年 3月に改訂された。改訂版では、

本事業で取り組む火山・火成活動、深部流体、地震・断層活動及び隆起・侵食の自然現象に関す

る研究課題については、平成 27～30 年度にかけて実施された沿岸部における調査・評価技術開

発（産業技術総合研究所など, 2019）の成果などを踏まえた反映があったものの、昨年度までに

進めてきた各課題の解決に向けて引き続き取り組むという大方針に大きな変更はない。 

火山・火成活動、深部流体、地震・断層活動及び隆起・侵食の各自然現象は、地質学、地形学、

地震学、測地学、地球化学、地球年代学といった様々な学術分野と密接に関わっており、調査・

評価技術の高度化にあたっては、これらの分野横断的な取り組みが重要である。本事業では、各

学術分野における最新の研究を俯瞰したうえで、個別分野の技術の高度化に加え、複数分野の技

術の適切な組み合わせを検証するための事例研究についても取り組んでいく。そのためには、地

層処分の仕組みやサイト選定、安全評価に係る知見・技術の豊富な複数の研究機関が連携し、そ

れぞれが有する知見・技術を相互に補完しながら事業を進めていくことが有効である。そこで本

事業は、地層処分や原子力関係施設の評価などを背景とした研究開発に多くの実績を有する日本

原子力研究開発機構（以下、「原子力機構」という）と電力中央研究所（以下、「電中研」という）

が共同で実施し、各機関が有している知見・技術を相互補完的に利用することで、地層処分シス

テムへの自然現象の影響の観点に対して効果的な成果の創出を目指す。 

 

 

 

 

――――――――――――――――――――――――――――――――――――――――――― 
注 1最新の科学的知見やこれまでの技術開発成果に基づき、サイトを特定せず、わが国における安全な地層処分の

実現性について総合的に検討した報告書で、NUMO により平成 30 年 11 月にレビュー版が公表された。 
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表 1.2.1-1 全体計画に示された自然現象の影響に関する研究開発項目 

 

令和 2 年 3 月に改訂された全体計画の内容に基づく。本事業では、上記のうちの①～④について

取り組む。なお、③-2 のうち、地震や応力場などの変化に伴う断層の変位量やその影響に関する

シミュレーション技術の整備については、本事業の対象外である。 

 

1.2  各テーマの概要 

本事業では、全体計画で提示された自然現象の影響に係る研究開発項目（表 1.2.1-1）のうち、

火山・火成活動、深部流体、地震・断層活動及び隆起・侵食に関する調査・評価技術について、

各学術分野における最新の知見を取り入れながら高度化開発を進めていく。以下では、各テーマ

の概要に加え、文献調査、概要調査、精密調査と段階的に実施される処分事業を鑑みたうえで策

定された、各テーマの達成（処分事業に反映できる体系的な技術・知見として取りまとめたこと

をもって達成とみなす）に向けたスケジュール（表 1.2.4-1）について示す。 

 

1.2.1  火山・火成活動に関する調査・評価技術 

全体計画では、火山フロントの背弧側も含めて、将来の新たな火山・火成活動の発生に係る予

測の信頼性の向上や、マグマの影響範囲の把握に係る調査・評価技術の高度化に向けて調査・評

価事例の蓄積などを通じた検討を行うことが提示されている。 

本事業では、地下深部の三次元地震波速度構造の推定により、マントル内の流体分布に係る知

見を提示するとともに、比較的広範囲に及ぶ火山活動や地殻浅部におけるマグマの長距離水平移

動に対するマグマ活動範囲の評価に有効な指標を提示することを目標としている。昨年度までの

本事業では、将来の火山活動に関与する流体の分布を把握するための地震波トモグラフィ解析に

必要な地震データ（マントル内を伝播する近地・遠地地震波）を収集し、解析により日本列島周

辺の地下深部の大局的な流体分布を推定するとともに空間分解能を評価した。また、将来のマグ

マ活動の範囲に係る指標を提示するため、火山活動が広範囲に及ぶ単成火山群を事例とした MT

法電磁探査（既往データの検証も含む）に基づき地下の部分溶融域の分布を明らかにし、第四紀

に活動した個別火山体分布との関連性を検討することにより、部分溶融域の分布を指標として将

来のマグマの影響範囲を把握する手法の有効性を示した。この部分溶融域の分布を指標とした手

法については、概要調査において火山・火成活動の影響を評価するための技術として反映できる。 

令和 2 年度の本事業では、地震波トモグラフィの分解能向上のため、P 波・S 波到達時刻の検

測による地震データ（浅発地震）を拡充し、概要調査において求められる将来の新たな火山・火

成活動の発生に係る評価に反映できる技術として取りまとめた。また、地殻浅部におけるマグマ

の長距離水平移動（岩脈の伸展）に対する評価について、マグマの水平移動に係る国内外の既存

知見の整理を行うとともに、放射状岩脈の分布範囲に係る解析手法を検討した。 

①火山・火成活動の発生及び影響の調査・
　評価技術の高度化

①-1 将来の火山・火成活動の発生に係る評価技術の高度化
①-2 マグマの影響範囲を把握するための技術の高度化

②深部流体の移動・流入に係る現象理解
　及び影響の評価技術の整備

②-1 深部流体の形成・移動に係る調査・評価技術の整備

③地震・断層活動の活動性及び影響の
　調査・評価技術の高度化

③-1 地表において特定が困難な活断層を検出し活動性を把握するための技術の高度化
③-2 上載地層がない場合の断層の活動性や地質断層の再活動性を把握するための技術の高度化
③-3 地震及び断層活動による水理学的・力学的影響を把握するための技術の高度化

④地形・地質学的情報に基づく隆起・侵食
　の調査・評価技術の高度化

④-1 地形学的手法や年代測定などを用いた過去百万～数十万年前以前からの隆起・侵食を把握
       するための技術の拡充
④-2 沿岸部の隆起・侵食を把握するための技術の高度化

⑤長期的な自然現象の発生可能性及び
　地質環境の状態変遷の評価技術の整備

⑤-1 自然現象に係る長期的なシナリオ設定と地質環境の状態変遷に係る影響評価のための手法
       の整備
⑤-2 長期にわたる自然現象の発生可能性及びその不確実性を評価するための技術の高度化
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1.2.2  深部流体に関する調査・評価技術 

地下深部からの流入の可能性が想定される非火山性の深部流体については、調査・評価事例の

蓄積を通じてその形成や移動に係る現象の理解を深め、流入の可能性や影響の評価に必要な技術

基盤の整備を図る必要があることが、全体計画においても提示されている。深部流体には、有馬

型温泉水のように、高温、高塩濃度、低 pH で多量の二酸化炭素を含む流体があるため、深部流

体の流入による地層処分システムへの熱的影響及び化学的影響を把握することが重要である。ま

た、そもそも深部流体の地下深部の賦存域の形成や地表付近への流入に関与する要因の他、流入

する流体の性状に係る知見についても現状では限定的であり、それらの知見の蓄積も望まれる。 

本事業では、非火山性熱水活動などに関与する深部流体について、熱的・化学的観点から熱水

活動の履歴や流入の可能性及び影響の評価に資するための基盤情報を提示するとともに、深部流

体が地表へ流入する経路の特性に係る知見を抽出することを目標としている。そのため、非火山

性熱水活動の活動域などを事例とした地震学、地質学、熱年代学、同位体地球化学的手法などの

適用により、深部流体の特徴や天水などとの混合、移動経路、及び活動継続期間に係る知見の収

集・蓄積を進めている。 

深部流体に係る化学的特徴については、昨年度までの本事業において、文献収集及び現地調査

（温泉水ならびに油田かん水の採取・分析）を行い、深部流体などの地下深部に存在する地下水

の起源や分類に関する現状の知見と課題について取りまとめるとともに、元素・同位体の情報に

基づき、スラブ起源水、化石海水・油田かん水、現海水を分類するためのフローについて検討し

た。特に、これまで深部流体の評価で扱われた事例の少ない Sr 同位体比、放射性ヨウ素、リチウ

ム・ホウ素の安定同位体比の判別指標としての有効性についての検討を行った。また、深部流体

の水質形成メカニズムを解明するための室内試験として、模擬海水を浸潤させた粘土の圧縮抽水

試験を進めた。 

深部流体に係る熱的影響については、昨年度までの本事業において、深部流体起源の熱水活動

の温度や滞留時間などに関する情報を得るため、流体包有物の均質化温度を用いた地質温度計と、

FT 法や(U-Th)/He 法といった熱年代学的手法とを組み合わせた検討事例について提示した。こ

れらの手法は、深部流体が地層処分システムに及ぼす熱的影響の程度や範囲の評価に適用できる

手法として有効であるが、概要調査や精密調査に対応した体系的な技術・知見として反映するた

めには、更なる事例の蓄積が課題として残っている。 

深部流体の移動経路については、地殻内のクラック性状に係る情報の取得を目的とした、S 波

スプリッティング解析の適用性の検討を行った。その結果、速い S 波と遅い S 波の到達時間差

（dt）の値と、それらの地震波の波線経路とを比較することにより、地殻内の流体の移動経路に

係る情報が抽出できる可能性が示された。また、S 波の振動方向の卓越方位と、広域的な最大水

平圧縮応力との比較に基づき、深部流体の移動が卓越する経路としての複数のクラック帯が交差

する領域を抽出できる可能性も提示できた。ただし、これらの知見の妥当性を検証し、解析技術

を概要調査における深部流体を対象とした調査・評価技術として反映できるようにするためには、

更なる事例の蓄積が必要である。 

以上を踏まえ、令和 2 年度の本事業においても、昨年度までの実施内容を引き続き実施するこ

とにより、深部流体の熱的・化学的特徴、熱水活動の履歴や流入の可能性及び影響の評価方法、

並びに流入経路となる地質環境の特徴に係る知見の蓄積・整理を進めた。 

 

1.2.3  地震・断層活動に関する調査・評価技術 

全体計画では、「地表において特定が困難な活断層を検出し活動性を把握するための技術の高

度化」、「上載地層がない場合の断層の活動性や地質断層の再活動性を把握するための技術の高度
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化」、及び「地震及び断層活動による水理学的・力学的影響を把握するための技術の高度化」が研

究開発項目として挙げられている（表 1.2.1-1）。 

上記を受け本事業では、1) 活断層地形が不明瞭な地域における活構造の検出及びそれらの力学

的影響範囲の把握のための調査技術の提示と研究事例の蓄積、2) 断層の活動性評価及び活動時期

の推定に関して高度化した手法の提示、3) 地下深部の流体リザーバーの有無や分布などを指標と

した、地震・断層活動に伴う長期間湧水の発生ポテンシャルの評価手法の提示を目標とする。 

昨年度までの本事業では、活断層地形が不明瞭な地域において活構造を検出しそれらの力学的

影響範囲を把握するための技術開発として、GNSS 観測、地形解析、及び地質調査（小断層解析

など）を組み合わせたアプローチにより、活構造の分布や力学的影響範囲を把握する手法を提示

した。具体的には、南九州せん断帯を事例として、GNSS 観測と地形解析により推定されるせん

断帯の中心部を対象とした現地踏査を行い、小断層の運動方向のデータに基づく応力逆解析を行

うことにより、現応力場と調和的な運動センスが卓越する領域を抽出し、活構造に伴う力学的影

響範囲について検討した。ただしこの手法の妥当性を検証し、概要調査に対応した調査・評価技

術として反映するためには、更なる事例の蓄積が必要である。 

また、上載地層がない場合の断層の活動性評価手法の高度化として、i) 実試料を用いた分析及

び実験に基づく、IRSL、ESR、K-Ar、FT 法などの年代測定技術の適用条件・適用限界に関する

検討、ii) 機械学習（化学組成データを用いた多変量解析）による活断層と非活断層の識別、iii) 

石英の水和層厚さに基づく年代測定手法の適用性を検討するための水熱実験、及び年代既知の堆

積物を対象とした年代測定の試行を進めた。 

地震・断層活動に伴う水理学的影響については、地震に伴う湧水の発生などに関する既往の調

査事例を収集・整理するとともに、MT 法電磁探査や S 波スプリッティング解析による地下の流

体リザーバーの有無や流体の供給経路に関する検討を行った。地震により湧水の発生が継続した

代表的な事例である松代群発地震発生域において、MT 法電磁探査や地震波トモグラフィ解析を

実施し、これらの手法により地下の流体リザーバーの有無が推定できる見通しを示した。また、

深部流体の移行経路における検討と同様に、S 波スプリッティング解析が地下からの流体の供給

経路の有無を把握する上で有効である可能性を示したが、概要調査における調査・評価技術とし

て反映できるようにするためには、更なる事例の蓄積に加え、地質学的検討（割れ目密度・方向

の解析など）に基づく検証が課題として残っている。 

以上を踏まえ、令和 2 年度の本事業では、1) 活断層地形が不明瞭な地域における調査技術に

ついては、南九州せん断帯を事例とした GNSS 観測、地形解析、地質調査を組み合わせたアプ

ローチについてデータを拡充して取りまとめるとともに、地質学的手法の信頼性向上のための研

究事例の蓄積として、1984 年長野県西部地震の震源域を事例とした検討に着手した。2) 断層の

活動性評価手法の高度化については、IRSL 法などの年代測定技術、機械学習及び石英水和層の

それぞれのテーマにおける検討を引き続き実施した。3) 地震・断層活動に伴う水理学的影響に

ついては、S 波スプリッティング解析を用いた検討事例の拡充に加え、松代群発地震発生域にお

ける地質学的検討も併せて行い、地下からの流体の供給経路の有無を把握するための技術として

取りまとめた。 

 

1.2.4  隆起・侵食に関する調査・評価技術 

隆起・侵食に関しては、将来の変動幅を考慮することにより、サイトの設計や安全評価に主に

反映される。したがって、サイトの場所に拘らず、隆起速度・侵食速度といったパラメータの推

定及びその将来の変動幅の評価は不可欠な調査・評価項目である。さらに、隆起・侵食が引き起

こす地形の変化は、動水勾配の変化と密接に関わることから、地下水流動の長期的な変遷を把握
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するうえでも重要な調査・評価項目である。地層処分施設の設計や安全評価で行われる地下水流

動解析は、涵養域から流出域までの広い範囲が対象となる。そのため、サイト近傍のみならず、

サイトを横断する内陸部～沿岸部～海底下の広域にわたる隆起・侵食の長期的な変遷に関する情

報を取得することが求められる。 

以上の観点に基づき、本事業では、将来の隆起・侵食の予測の信頼性向上に向け、特に次のテ

ーマに着目した研究開発を行うこととした。1）堆積段丘を用いた隆起量・侵食量推定が適用でき

ない侵食基盤岩地形における熱年代学的手法などによる隆起・侵食評価手法の整備、2）同様に堆

積段丘が良好に分布しない地域における隆起・侵食評価のための、離水地形のマルチ年代測定に

基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化、3）氷期に陸化する地域を考慮した沿岸部の隆起・侵食

評価に反映するための、地形解析と堆積構造解析に基づく沿岸部の隆起・侵食、沈降・堆積現象

の把握、4）隆起・沈降境界域における地質調査に基づく地質構造・地殻変動様式の評価技術の整

備、5）陸域の隆起・侵食傾向の外挿による沿岸海域の隆起・侵食評価手法の高度化に向けた段丘

対比・編年技術の高精度化に関する検討（文献整理、地形・地質調査や岩石風化実験に基づく検

討）、6）最新のデータを反映した日本列島における長期的な隆起・侵食傾向が理解できるマップ

の整備。これらの研究開発を通じ、過去百万－数十万年以前からの隆起・侵食を把握するための

技術の拡充を進め、幅広い年代範囲及び地域（内陸－沿岸海域）において隆起量・侵食量の評価

が可能となる技術として整備することとした。また、研究開発にあたっては、各手法の精度・適

用限界について整理することとした。 

これまでに、1) 熱年代学的手法などによる隆起・侵食評価手法については、閉鎖温度の低い

OSL 熱年代法を大深度ボーリングコア試料に適用することで、侵食速度が遅い地域においても、

従来の手法では困難だった十万年スケールの侵食評価ができる可能性を示した。また、U-Pb 年

代測定や鉱物の化学組成に基づく地質温度・圧力計などと組み合わせた検討により、熱史が複雑

なケースなどに対する熱年代学的手法の適用範囲の拡充も進めた。さらに、熱年代法などによる

データと、河床縦断形の数値地形解析とを組み合わせた隆起・侵食速度の評価手法の検討にも取

り組んできた。2) 離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術については、内陸

部を対象とした検討として、環流旧河谷に基づく隆起・下刻速度の算出手法を提示した。特に、

長石を対象とした IRSL 法が、環流旧河谷中の旧河床堆積物の堆積年代の制約に適用可能である

との見通しを得た。さらに、沿岸部を対象として、海成の岩石侵食段丘を対象とした宇宙線生成

核種法による離水年代決定手法を検討した。3) 地形解析と堆積構造解析に基づく沿岸部の隆起・

侵食、沈降・堆積現象の把握については、音波探査記録などによる海底地形や堆積構造のデータ

に基づき、日本列島周辺の陸棚から第四紀地殻変動を把握するために必要な手法を整理し、概要

調査に向けた計画策定に反映できる知見として取りまとめた。4) 隆起・沈降境界域における調査・

評価技術の整備については、過去数十万年間の地殻変動量の一様継続性を評価するうえで、高海

面期（MIS5 及び MIS11）の海成層の分布に基づく検討が、沿岸堆積平野の隆起・沈降境界域に

おいても有効であるとの見通しを得た。5) 段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討について

は、対比・編年の経験的指標の妥当性・適用性を検討するため、わが国の段丘を構成する地質情

報を収集・整理した。さらに、風化を模擬した岩石溶解実験により、天然の段丘礫の岩石種に応

じた風化現象のばらつきの要因を明らかにし、岩石風化に基づく編年指標を適用するうえでの基

礎情報を取得した。6) 隆起・侵食マップの整備については、既往の隆起・侵食データに、宇宙線

生成核種法や熱年代に基づく、より長い時間スケールでの隆起・侵食データを追加するとともに、

宇宙線生成核種法による侵食速度と平均傾斜との関係式を活用し、時空間的により高精度な侵食

速度マップの整備を進めた。 

以上のように各テーマについて、地層処分のサイト設計や安全評価に資する技術的成果が蓄積
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されつつあるが、特に 1)、2)、4)、5)、6)のテーマについては、概要調査に反映できる調査・評価

技術として整備していくうえで、いくつかの技術的課題や知見の不足が残されている。そこで今

年度の本事業では、これらのテーマに対し、更なる事例研究の蓄積や追加実験・解析を行い、そ

れぞれの技術の信頼性の向上や知見の拡充を図る。 

 

 

表 1.2.4-1 各テーマで得られた技術・知見の処分事業への反映に向けたスケジュール 

 

*処分事業に反映できる技術・知見として報告書に提示する時期を指す。なお、この時期以降も、

最新の科学的知見を取り入れつつ、技術の信頼性向上に向けた研究開発を継続する。 

 

 

1.2.5  実施体制・役割分担 

1.1 で述べた通り、本事業は原子力機構と電中研が共同で実施するものである。両機関はとも

に、地層処分のサイト選定・設計・安全評価の観点から、火山・火成活動、深部流体、地震・断

層活動及び隆起・侵食の各自然現象の影響を把握するための様々な基盤的な調査・評価技術を有

するとともに、これまでにも多くの研究実績を創出している。ただし、本事業の全体期間（全体

計画で示された 5 か年）の中で、限られたリソース（人材や設備など）を有効活用して本事業を

着実に進め、より効率的に成果を挙げるため、本事業では表 1.2.5-1 のような役割分担で研究開

発を進めている。 

なお、本事業で扱うすべての研究開発項目について、両機関間で実施計画・進捗・成果につい

報告書への提示時期
＊

マントル内の流体分布・移動に関する検討 令和2年度末

マグマの影響範囲に関する検討
（部分溶融域を指標としたマグマ活動範囲の推定）

令和元年度末

マグマの影響範囲に関する検討
（マグマ水平移動の範囲の評価）

令和3年度末

深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積 令和3年度末

深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積 令和3年度末

深部流体の移動経路に関する検討 令和3年度末

活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響
範囲を把握する手法の検討

令和2年度末

断層の活動性評価指標を提示するための分析・試験、年代測定によ
る検討

令和3年度末

地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討 令和3年度末

離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度
化

令和3年度末

地形解析と堆積構造解析に基づく沿岸部の隆起・侵食、沈降・堆積
現象の把握

令和元年度末

隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備 令和2年度末

段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討 令和3年度末

最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備 令和2年度末

研究開発項目

隆起・侵食に関する調
査・評価技術

熱年代学的手法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備 令和3年度末

深部流体に関する調査・
評価技術

地震・断層活動に関する
調査・評価技術

火山・火成活動に関する
調査・評価技術
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て運営会議を開催することなどを通して密接に情報共有をしながら事業を進めてきた。また、外

部の専門家・有識者で構成される委員会を設置し、研究計画、実施方法、結果の評価などに関す

る審議を受けた。今年度の委員会の議事概要については付録 7 を参照されたい。 

 

 

表 1.2.5-1 本事業で実施する各研究開発項目の役割分担 

 

 

 

引用文献 

地層処分研究開発調整会議, 地層処分研究開発に関する全体計画（平成 30 年度～平成 34 年度）, 

2018. http://www.meti.go.jp/report/whitepaper/data/pdf/20180329001_01.pdf（2020 年 2 月

10 日最終閲覧） 

経済産業省 資源エネルギー庁, 科学的特性マップ, 2017. 

https://www.enecho.meti.go.jp/category/electricity_and_gas/nuclear/rw/kagakutekitokusei

map/（2020 年 2 月 10 日最終閲覧） 

産業技術総合研究所, 日本原子力研究開発機構, 原子力環境整備促進・資金管理センター, 電力中

央研究所,高レベル放射性廃棄物等の地層処分に関する技術開発事業 沿岸部処分システム高

度化開発 平成 27 年度～平成 30 年度 取りまとめ報告書, 288p, 2019. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

研究開発項目 主担当

マントル内の流体分布・移動に関する検討 原子力機構

マグマの影響範囲に関する検討 原子力機構

深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積 電中研

深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積 原子力機構

深部流体の移動経路に関する検討 原子力機構

活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響範囲
を把握する手法の検討

原子力機構

断層の活動性評価指標を提示するための分析・実験、年代測定による検討 原子力機構

地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討 原子力機構

熱年代法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備 原子力機構

離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化 原子力機構

隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備 原子力機構

段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討 電中研

最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備 原子力機構

火山・火成活動に関する
調査・評価技術

深部流体に関する
調査・評価技術

地震・断層活動に関する
調査・評価技術

隆起・侵食に関する
調査・評価技術
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2. 火山・火成活動に関する調査・評価技術 

 

2.1  マントル内の流体分布・移動に関する検討 

2.1.1  背景と目的 

火成活動が地層処分システムに及ぼす影響については、マグマの貫入や噴出による処分施設及

び廃棄体の直接的な破損の他、熱などによる地下水温の上昇や熱水対流の発生、熱水・火山ガス

の混入による地下水の水質変化などが考えられる。このうち、特にマグマの貫入・噴出は、地層

の物理的な隔離機能を広範囲にわたり喪失させる恐れがあるため、その影響範囲を回避してサイ

ト選定する必要があるが、背弧域において現在火山のない場所においても、将来新たな火山が発

生する可能性を考慮すべきであることが指摘されている（地層処分技術 WG, 2017）。このような

新たな火山の発生に対しては、過去から現在までの火山活動の履歴を詳細に把握し、その時空間

的な分布や活動の傾向などから将来を予測するといった外挿に基づくアプローチに加えて、火山

に供給する地殻深部の高温流体（マグマやその固化に伴い放出された水など）の有無や分布をあ

らかじめ把握するといった、火山活動の成因に踏み込んだアプローチでの研究開発が進められて

きた（例えば、Asamori et al., 2010）。しかしながら、その評価の信頼性向上の観点から、主とし

て地殻内の領域をターゲットとしたこれらの調査技術の整備に加えて、上部マントルの領域も考

慮した検討の重要性が指摘されている（地層処分技術 WG, 2017; 地層処分研究開発調整会議, 

2018）。そのため本事業では、マントル・ウェッジにおける不均質構造の推定に最も有効と考え

られる地震波トモグラフィを用いて流体分布や移動経路を推定することにより、統計・確率論的

なアプローチ（例えば、Martin et al., 2004, 2012）などに基づいた新たな火山の発生に係る評価

の信頼性を向上させるための知見の提示を目指す。 

これまでの本事業では、特に背弧域のマントル・ウェッジにおける地震波トモグラフィの空間

分解能の向上を目的として、日本列島下のマントル内を伝播する深発地震の地震データの収集（地

震波到達時刻の検測）を進めてきた。平成 30 年度は、近地地震波を中心に、P 波及び S 波到達

時刻データをそれぞれ 86,418 個及び 80,249 個収集した。平成 31 年度は、遠地地震波を中心に、

P 波及び S 波到達時刻データをそれぞれ 118,721 個及び 113,725 個収集した。さらに平成 31 年

度は、これらの収集したデータを用いて地震波トモグラフィの空間分解能を評価するとともに、

日本列島下のマントル・ウェッジの三次元 S 波速度構造の推定を行った。その結果、水平分解能

を従来の 33 km 程度（例えば、Asamori and Zhao, 2015）から 25 km 程度にまで向上させるこ

とに成功するとともに、震央距離の長い地震データの蓄積がマントル・ウェッジにおける流体分

布の推定に効果的であることが確認できた（原子力機構・電中研, 2020）。 

これまでは深発地震に着目して地震データの収集を行ってきたが、浅発地震についても、マン

トルを通過して地表に到達するものがあり、それらのデータも加えることで、地震波トモグラフ

ィの更なる空間分解能の向上が期待できる。そこで今年度の本事業では、主に浅発地震に着目し

た日本列島周辺の地震データの収集を継続し、処分事業に資する日本全国を対象とした基盤的な

情報に反映できる成果として取りまとめた。 

 

2.1.2 令和 2 年度実施内容 

現在、国内では約 2,500 点もの定常地震観測点が展開され、観測データが日々蓄積され続けて

いる。これらは、気象庁、各国立大学、防災科学技術研究所、海洋研究開発機構などにより設置・

運用されている地震観測点によって構成されており、陸域に加えて海域に設置された海底地震計

により記録されたデータを含む。これらの観測点において記録された地震波形データは気象庁に

集約され、日本列島下で発生した地震に伴う P 波及び S 波到達時刻の読み取り及び震源決定まで
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の処理が一元的に行われたうえで公開されており、学術的な研究などに広く利用されている。し

かしながら、このように処理された気象庁一元化検測値データは震源決定精度を重視しているた

め、震央距離が長距離に及ぶ到達時刻の読み取り数が少ない。そのため本事業では、震央距離が

長距離に及ぶ地震を中心に、P 波及び S 波の到達時刻の読み取りを実施した。 

令和 2 年度までに検測を実施した地震の震源分布を図 2.1.2-1 に示す。これらは気象庁一元化

処理震源要素をもとに、できる限り震源が均一に分布するよう選出した 547 個の地震である。ま

た、これらは 2005 年 1 月～2018 年 7 月に発生したマグニチュード 2.4 以上の地震であり、沈み

込む太平洋スラブ及びフィリピン海スラブ内で発生する稍深発地震、深発地震及び浅発地震が含

まれる。さらに今年度新しく検測を実施した地震は、主に地下深部のマントルを通過して地表に

到達した浅発地震で構成される。P 波及び S 波到達時刻の検測は、あらかじめ計算した理論走時

を参照しながら行った。また、これらの検測と同時に、目視によってその検測精度を記録した。 

以上による検測の結果、図 2.1.2-1 に示す 547 個の地震に対して検測した P 波及び S 波到達時

刻データの総数は、それぞれ 311,702 個及び 295,907 個である。一つの地震に対する観測データ

数は、それぞれ 88～1,443 個及び 57～1,443 個である。また、図 2.1.2-2 には走時曲線の一例を

示す。これによると、震央距離が長くなるにつれて検測精度は低下するものの、気象庁一元化検

測値データに比べて長い震央距離のものを含む、より多くのデータが取得できたと考えられる。 
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図 2.1.2-1 検測対象とした地震の震源分布 

丸は カラースケールで示す深さで発生した地震の震源を表す。また、四角及び星印は地震観測

点及び図 2.1.2-2 に示す走時曲線例の震央を表す。 
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図 2.1.2-2 P 波及び S 波検測値による走時曲線の例 

P 波検測精度 A、B 及び C は、それぞれ 0.05 秒以下、0.05～0.25 秒、0.25 秒以上を示す。S 波

検測精度 A、B 及び C は、それぞれ 0.10 秒以下、0.10～0.50 秒、0.50 秒以上を示す。検測対象

とした地震の震源は、図 2.1.2-1 中に星印で示す。 

 

 

引用文献 

Asamori, K., Umeda, K., Ogawa, Y. and Oikawa T., Electrical resistivity structure and helium 

isotopes around Naruko volcano, northeastern Japan and its implication for the 

distribution of crustal magma, International Journal of Geophysics, ID738139, 

doi:10.1155/2010/738139, 2010. 

Asamori, K. and Zhao, D., Teleseismic shear wave tomography of the Japan subduction zone, 

Geophysical Journal International, vol.203, pp.1752-1772, 2015. 

Martin, A. J., Umeda, K., Connor, C. B., Weller, J.N., Zhao, D. and Takahashi, M., Modeling 

long-term volcanic hazards through Bayesian inference: An example from the Tohoku 

volcanic arc, Japan, Journal of Geophysical Research, vol.109, B10208, doi 

10.1029/2004JB003201, 2004. 

Martin, A. J., Umeda, K. and Ishimaru, T., Application of the Bayesian approach to incorporate 

helium isotopes ratios in long-term probabilistic volcanic hazard assessments in Tohoku, 

Japan, In Updates in Volcanology － New Advances in Understanding Volcanic Systems, 

edited by K. Németh, pp.117-146, ISBN 980-953-307-547-6, InTech, 2012. 

日本原子力研究開発機構・電力中央研究所, 平成 31 年度高レベル放射性廃棄物等の地層処分に関

する技術開発事業 地質環境長期安定性評価技術高度化開発報告書, 251p, 2020. 

総合資源エネルギー調査会電力・ガス事業分科会原子力小委員会地層処分技術ワーキンググルー

プ, 地層処分に関する地域の科学的な特性の提示に係る要件・基準の検討結果（地層処分技術

WG とりまとめ）, 89p, 2017. 

http://www.meti.go.jp/press/2017/04/20170417001/20170417001-2.pdf 

地層処分研究開発調整会議, 地層処分研究開発に関する全体計画（平成 30 年度～平成 34 年度）, 

44p, 2018. http://www.meti.go.jp/report/whitepaper/data/pdf/20180329001_01.pdf 
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2.2 マグマの影響範囲に関する検討 

2.2.1  背景と目的 

火山・火成活動に関する技術的課題の一つとして、比較的広範囲に及ぶ火山活動や地殻浅部に

おけるマグマの長距離水平移動に対するマグマ活動範囲の評価技術の高度化が挙げられる。この

うち比較的広範囲に及ぶ火山活動の評価に対しては、昨年度までの本事業において、単成火山群

を事例とした MT 法電磁探査（既往データの検証も含む）に基づき地下の部分溶融域の分布を明

らかにし、第四紀に活動した個別火山体分布との関連性を検討することにより、部分溶融域の分

布を指標として将来のマグマの影響範囲を把握することが有効であることを示した。 

一方、マグマの長距離水平移動に対しては、特に岩脈の発達が第四紀火山の中心から半径 15 

km 以上に及ぶ場合の調査事例を蓄積していくことが重要であるが、現存の火山体下に伏在して

いる火道やそこから派生している岩脈の分布を直接把握することは現実的に困難である。そのた

め今年度の本事業では、数値標高モデルの地形データなどに基づいて第四紀火山体下に分布する

岩脈の分布範囲を推定する手法を検討するとともに、国内外の岩脈に関する既往の文献を収集し、

火山体周辺の地殻応力・歪場、活動年代、マグマ噴出率などと、岩脈の分布範囲や発達過程との

関連性について検討した。 

 

2.2.2  令和 2 年度実施内容 

(1) 地形データによる放射状岩脈のモデル化 

火山体の内部には、ほぼ垂直に伸びて山頂火口に繋がる中心火道とそこから派生する放射状岩

脈が存在する。放射状岩脈の広がりは周辺の地殻応力場に影響され、最大水平圧縮応力軸の方向

に岩脈が密に発達する傾向がある（例えば、高橋，1994a；三浦ほか，2006）。また、岩脈と火山

体の斜面が交差する地点には側火口が形成される。そのため、側火口の分布範囲から放射状岩脈

の広がりを推定した場合は、分布範囲を過小に見積る可能性が高い。一方、山体の裾野（基盤と

の境界；以下、火山体の底面）の広がりは、実際の岩脈の分布範囲を反映していると考えられる

（例えば、Nakamura, 1977）。 

この Nakamura（1977）の考え方を援用し、向山ほか（1996）では 50 m メッシュと 250 m

メッシュの数値標高モデル（digital elevation model; DEM）を用いて火山体底面～山頂まで標高

ごとの形状、面積、重心などの地形パラメータを計測することにより、放射状岩脈の三次元的な

分布範囲のモデル化を試みている。本研究では、より詳細な国土地理院の基盤地図情報の 10 m

メッシュの DEM（以下、10mDEM という）と地理情報システム（GIS）ソフトウェアを用いて

代表的な第四紀火山の火山体底面の形状、面積、重心などの地形パラメータを計測し、標高ごと

の各パラメータから放射状岩脈の三次元的な分布範囲のモデル化を図った。ここで整備した作業

手順で作成した岩脈モデルは、最終的にはその火山の活動年代、マグマ噴出率（噴出量）、化学組

成などとの相関を明らかにすることを目的としているが、今年度はそのための基礎になる検討と

して、中心火道と火山体の底面の重心のずれを標高ごとに算出することにより、火山の成長過程

における放射状岩脈の伸展方向の安定性について検討した。 

一方、火道の安定性の検討については、先行的な研究事例として高橋（1994b）があり、第四紀

の複成火山の火口の変遷が 1 万年以内に 1.5 km 以内にあるものを「火道安定型」、1.5 km より

も広がりを持つものを「火道不安定型」と定義し、火山の構造と地殻応力場との関連性について

検討している。しかしながら、高橋（1994b）では火口や火道の変遷がある程度把握できる火山

を対象にしており、第四紀火山に分類されているものの、現在活動が休止しているため活動履歴

が詳らかになっていない火山は検討対象とはなっていない。そこで本研究では活動履歴が詳らか

になっていない火山でも火道の安定性、ひいては火山体を形成した放射状岩脈の分布域の把握へ
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の本研究の適用可能性について検討した。 

ほぼ平地から火山体形成に至るまでを時系列的に記録した世界的に唯一の事例として、昭和新

山のミマツダイヤグラム（三松，1970）がある。本研究ではまず、昭和新山を対象に地形解析を

実施した。その結果を図 2.2.2-1 に示す。図 2.2.2-1 の下段にミマツダイヤグラムを示している

が、この形状は上図における A－A’断面線を平面投影したものに相当する。図中の青点が標高ご

との重心位置であるが、昭和新山のミマツダイヤグラムと標高輪切りの重心位置は整合している

ように見える。このことから、標高ごとの重心位置は、その後の活動の影響は被っているものの、

山体形成に伴う活動の中心位置の変遷を反映していると考えられる。 

 

 
図 2.2.2-1 各標高の重心位置（青点）とミマツダイヤグラム（三松，1970）との比較 

上図の背景図は、地理院タイル（標準地図）を使用した。 

 

昭和新山の検討に次いで、5 つの火山で検討を実施した。対象としたのは、代表的な火山地形

を呈する火山である岩木山（成層火山）、十和田カルデラ（カルデラ）、那須岳（複数の峰が方向

性をもって配列する）、赤城山（成層火山→カルデラ→中央火口丘のように変遷）、大山の 5 火山

である。向山（1996）では完新世に対比されるか、1 万年より新しい噴火の記録がある 85 火山



14 
 

を対象に解析を実施しているが、そのうち有史以降に活動記録がある 4 つの火山を対象に、解析

に先立つパイロット検討を実施している。岩木山から赤城山の 4 火山は、そのパイロット検討に

用いられた火山である。大山は、向山（1996）では対象とされなかった、完新世あるいは 1 万年

より新しい噴火の記録がない火山の代表として選定した。解析結果として、10mDEM より作成

した等高線図と接峰面図、標高－重心の平面図、標高－面積図を示す。ここでは検討の一例とし

て大山を例として載せ（図 2.2.2-2～図 2.2.2-3）、大山を含めた 5 つの火山の解析結果について

は、付録 3 に取りまとめた。 

解析結果に基づくと、標高ごとの重心位置の変遷（図 2.2.2-2 及び図 2.2.2-3）は、山体の主峰

を形成する中央火口及び近傍のみならず側火山（図 2.2.2-2）や噴出した火山岩類のなど小さな峰

（図 2.2.2-3）やその近傍にも位置することから、火山体が形成される過程での活動の中心（火道）

の変遷をある程度示唆するものであると考えられる。このことは、本手法を適用することにより

中央火口のみならず側火山などの活動も抽出可能であり、活動履歴の詳細が明らかになっていな

い火山でも火道の変遷や安定性についてある程度定量的な評価ができる可能性を示唆するものと

考えられる。 

一方、標高ごとの面積の変化については、標高を縦軸、面積を横軸にしたグラフ上（図 2.2.2-4）

では、いずれも上に凸の形状を呈し、ある標高（図 2.2.2-4 では 1600 m 付近）の変曲点を境に

面積－標高のトレンドが変化する傾向があり、このことは以下の二つの可能性を示唆すると考え

られる。 

①Nakamura（1977）による山体内の火道からの放射状岩脈のイメージ図を想定すると、変曲

点よりも低い標高の重心位置群と高い標高の重心位置群は、放射状岩脈の分布高さを示唆してい

るのかもしれない。 

②昭和新山の山体形成イメージを適用すると、新旧の活動中心を示唆しているのかもしれない。

そのような観点で標高－重心位置平面を見ると、低標高と高標高の重心位置はまとまりやトレン

ドが異なるように見える。 

 

 
図 2.2.2-2 標高－重心の平面図（大山） 

背景図には、地理院タイル（陰影起伏図）を使用した。また、左図の黒細線は 50 m 間隔の等

高線を、右図に接峰面図を示す。 
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図 2.2.2-3 標高－重心－地質図の平面図（大山） 

背景図には産業技術総合研究所「1/20 万シームレス地質図」を使用した。黒の細線は 50 m 間

隔の等高線を示す。 

 

 

図 2.2.2-4 標高－面積図（大山） 

標高 1600 m（矢印位置）に変曲点が認められる 
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(2) 火山岩岩脈分布に関するデータ収集 

 前項で実施した放射状岩脈のモデル化は、地形解析の範囲を火山体としているため、火山体を

超えた岩脈についてはモデル化や評価ができない。一方、野外で地質踏査をすると、第四紀火山

から離れた場所でも小規模ながら岩脈が貫入している露頭が見つかることがある。このような岩

脈が第四紀火山に関連するかどうかは、岩脈の広がりを評価するうえで重要となる。そこで、こ

こでは丹念な地表踏査を実施して記載したものとして、産業技術総合研究所（旧：地質調査所）

発行の地質図幅から「岩脈」を抽出しその岩石名、時代、サイズ、最寄り火山からの距離を抽出

し、第四紀火山との関連性について評価した。 

作業としては、岩脈の分布についてはデジタルでトレースを行い、GIS データを作成して白地

図上に整理したうえで以下の事項について情報を整理した。 

・ID（識別番号） 

・位置（緯度・経度） 

・サイズ（長径・短径（m）など） 

・年代 

・岩型 

・岩脈が貫入している地層名、時代 

・最寄り火山の火山名、火口からの距離 

 岩脈などの位置については、分布の重心位置で代表させた。サイズについては、分布形状に外

接する最小幅の長方形を描き、その長辺を長径、短辺を短径として計測した。 

年代、岩型及び岩脈が貫入している地層名、時代については図幅凡例に従った。岩脈などが貫

入している地層が複数該当する場合は、最上位の地層を代表させ、貫入関係が不明な場合は整理

表にて空白としている。 

 今年度は大山を事例対象とした調査を実施した。使用した地質図幅は 20 万分の 1 の「松江及

び大社」、「高梁」、「浜田」及び「岡山及び丸亀（中国地方の海岸線以北を対象）」である（図 2.2.2-5）。

5 万分の 1 図幅の方がより詳細な記載が期待されるが大山の全範囲を網羅できていないので、全

範囲を網羅できている 20 万分の 1 図幅を抽出対象とした。 

各図幅から凡例から抽出される「岩脈類」は表 2.2.2-1 のとおりである。また、検討対象とな

る第四紀火山の火山名、位置、体積及び活動年代について表 2.2.2-2 に示す。抽出結果を図 2.2.2-6

～図 2.2.2-9 及び表 2.2.2-3 に示す。なお、表 2.2.2-3 は例として一部抜粋したものであり、全デ

ータについては付録 8 を参照のこと。抽出された火山岩岩脈等の数は、「松江及び大社」が 67、

「高梁」が 53、「浜田」が 22、そして「岡山及丸亀」が 9 であった。 

 これらの図表より、第四紀火山に関連する岩脈類は新規大山火山噴出物（寄生火山）に限られ、

それらの分布も大山の火山体内に限られる（図 2.2.2-7 及び表 2.2.2-3）。このことは Nakamura

（1977）が示唆した放射状火山岩脈分布を示唆し、前項で検討した地形解析結果とも整合的であ

る。なお、表 2.2.2-3 では大根島に近いドレライト岩脈が抽出されているが、それらは新第三紀

中新世とされており、大根島との関連性は低いと考えられる。一方、火山より離れた地点に位置

する岩脈類は全て新第三紀以前に形成されたものと判定されており、溶岩もあるがドレライトや

閃緑岩など深部で形成されたことが示唆される岩石の岩脈もある。このことはその第四紀よりも

以前に深部で形成された岩脈が削剥により地表に見られるようになったことを示唆していると考

えられる。 
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図 2.2.2-5 20 万分の 1 地質図幅とそれに含まれる第四紀火山及び抽出した岩脈 
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表 2.2.2-1 各地質図幅で抽出対象とした岩脈類 

 

 

 

  

地質時代 松江及び大社 高梁 浜田 岡山及び丸亀
（中国地方の海岸線以北を対象）

第四紀 更新世 後期 新規大山火山噴出
物

寄生
火山
溶岩

ND1 黒雲母角閃石安
山岩

ND2 黒雲母角閃石安
山岩

新第三紀

中新世
末～鮮
新世前

期

アルカリ火山岩類
（津山地域） B2

アルカリ玄武岩溶岩及
びベイサナイト溶岩

（岩頸を含む）

中新世

後期 貫入岩類
Di 閃緑岩及び斑レ

イ岩
岩脈・岩床

など I2 安山岩・ひん岩・
ドレライトなど

D ドレライト
A 安山岩

中期
～後
期

アルカリ火山岩類
（吉備高原、世羅
台地及び比婆山

地）

B1

アルカリ玄武岩溶岩
（岩頸を含む）（粗面
安山岩及びベイサナイ
ト溶岩（岩頸）を伴

う）

古第三紀

漸新世

串の山玄武岩 Bp 玄武岩岩頸
始新世 酸性岩脈 D 流紋岩・珪⾧岩な

ど

白亜紀後
期 岩脈 Gp 花崗斑岩
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表 2.2.2-2 検討範囲中に含まれる第四紀火山 

 

 

 

第四紀火山カタログ委員会編「日本の第四紀火山カタログ」に基づく 

 

 

 

 

 

番号 火山名 緯度 経度 体積(km3) 年代範囲

41 大江高山 35.0600 132.4300 20.000 1.75 - 0.9 Ma

42 三瓶 35.1333 132.6333 13.000 0.1 - 0 Ma

43 大根島 35.5000 133.1667 0.100 0.3 - 0.12 Ma

43.2 野呂 35.4092 133.1819 0.060 1.1 Ma

43.5 横田 35.2333 133.2667 0.640 1.1 - 1.7 Ma

44 大山 35.3678 133.5475 78.000 0.96 - 0.002 Ma

44.5 蒜山 35.3167 133.6667 11.500 0.91 - 0.4 Ma

45.6 倉吉 35.4394 133.8411 < 0.5 1.20 Ma
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図 2.2.2-6 第四紀火山及び岩脈の分布 

 

第四紀火山 

第四紀火山岩岩脈 

新第三紀火山岩岩脈 

先新第三紀火山岩岩脈 

凡 例 
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図 2.2.2-7 第四紀火山及び第四紀の岩脈の分布 
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図 2.2.2-8 第四紀火山及び新第三紀の岩脈の分布 
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図 2.2.2-9 第四紀火山及び先新第三紀の岩脈の分布 
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表 2.2.2-3 岩脈に関する情報整理例 

 

 

緯度 経度 ⾧径 短径 時代 地層名など 岩石名 火山名
火口からの

距離（km）

1 ND1_0 133.568 35.350 2,073 1,389 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 3

2 ND1_1 133.520 35.405 609 410 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 - - - 大山 4

3 ND1_2 133.534 35.409 1,951 1,143 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 4

4 ND1_3 133.525 35.417 1,096 899 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 5

5 ND1_4 133.554 35.381 5,124 3,057 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 1

6 ND2_0 133.568 35.358 1,284 1,118 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 3

7 ND2_1 133.529 35.402 1,642 815 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 - - - 大山 4

8 ND2_2 133.530 35.413 760 454 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 第四紀更新世中期 古期大山火山噴出物 安山岩凝灰角礫岩 大山 5

9 ND2_3 133.555 35.412 3,160 652 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 - - - 大山 5

10 ND2_4 133.543 35.428 1,421 1,335 松江及び大社 第四紀更新世後期 黒雲母角閃石安山岩 新規大山火山噴出物_寄生火山溶岩 - - - 大山 6

11 A_0 133.269 35.571 1,941 710 松江及び大社 新第三紀中新世後期 安山岩 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_大森層及び牛切層 玄武岩溶岩及び同火砕岩 大根島 12

12 D_0 132.838 35.356 295 212 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 三瓶 31

13 D_1 132.846 35.359 309 170 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 三瓶 32

14 D_10 132.827 35.500 472 194 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_大森層及び牛切層 礫岩及び凝灰岩砂岩泥岩互層 大根島 31

15 D_11 132.902 35.499 915 648 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 24

16 D_12 132.935 35.499 1,873 1,385 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 21

17 D_13 132.940 35.509 394 194 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 21

18 D_14 133.034 35.516 581 269 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 大根島 13

19 D_15 132.951 35.516 685 164 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_波多層及び古浦層 礫岩及び砂岩 大根島 20

20 D_16 133.011 35.518 380 366 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 大根島 15

21 D_17 133.003 35.518 796 190 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 大根島 15

22 D_18 133.090 35.518 585 284 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 大根島 8

23 D_19 133.033 35.520 630 250 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 13

24 D_2 132.671 35.407 3,295 1,005 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 三瓶 30

25 D_20 133.038 35.522 295 138 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 12

26 D_21 133.028 35.524 412 226 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 13

27 D_22 133.043 35.529 1,360 348 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 12

28 D_23 133.146 35.526 1,182 514 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩及び同火砕岩 大根島 4

29 D_24 133.150 35.535 541 313 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩及び同火砕岩 大根島 5

30 D_25 133.030 35.535 612 396 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩及び同火砕岩 大根島 14

31 D_26 133.024 35.540 332 199 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩及び同火砕岩 大根島 14

32 D_27 133.122 35.530 3,796 1,556 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 流紋岩ーデイサイト溶岩 大根島 6

33 D_28 133.154 35.542 330 230 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 5

34 D_29 133.162 35.544 620 124 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 5

35 D_3 132.640 35.417 395 148 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 三瓶 31

36 D_30 132.978 35.541 1,757 1,127 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 18

37 D_31 133.180 35.554 628 277 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_波多層及び古浦層 礫岩及び砂岩 大根島 6

38 D_32 133.029 35.555 258 179 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_大森層及び牛切層 礫岩及び凝灰岩砂岩泥岩互層 大根島 14

39 D_33 133.037 35.557 663 169 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_大森層及び牛切層 安山岩溶岩及び同火砕岩 大根島 14

40 D_34 133.158 35.551 2,233 954 松江及び大社 新第三紀中新世後期 ドレライト 貫入岩類 新第三紀中新世前~中期 石見層群_河合・久利層及び成相寺層 泥岩 大根島 6

最寄り火山の情報位置（重心位置）（°） サイズ（m）
No.

岩脈が貫入している地層情報
地質図幅名 岩石名時代 産状ID
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(3) マグマの水平移動とその要因の検討 

 前項までで、地表近傍の火道からの放射状岩脈の分布範囲は地形解析結果から火山体の範囲に

限られ、第四紀火山よりも遠地に見られる岩脈露頭の岩脈は、時代的に第四紀よりも古く、現在

の第四紀火山とは関連性のないものであるものが大半であることが示された。しかしながら、活

火山である三宅島の火山活動のように海底下 20 km を超えるような岩脈進展が推定された事例

も散見される（例えば、Furuya et al., 2003）。そこで、火山岩岩脈が進展し得る範囲について、

国内外の既往文献を調査し、火山岩岩脈形成や岩脈の進展に関する情報の収集・整理を行った。 
“火山岩岩脈”及び“岩脈形成”をキーワードとして、現世の火山及び火成活動が生じている地域の

マグマ活動や岩脈形成に関わる文献を、主に以下のサイトを用いて検索した。 
・GEOLIS（https://darc.gsj.jp/archives/） 
・CiNii Articles（https://ci.nii.ac.jp/） 

・ScienceDirect（https://www.sciencedirect.com/） 
・ResearchGate（https://www.researchgate.net/） 
・Google Scholar（https://scholar.google.com/） 
 文献収集にあたっては、なるべく地域的偏りが無いよう、可能な限り、全世界の多様なテクト

ニックセッティングにおける火成活動や岩脈形成に関連する事象を網羅するように努めた。同一

火山を対象とした複数の文献が検索された場合は、原則として公表年代の新しい文献を収集する

こととした。収集した文献から、火山岩岩脈形成や岩脈の進展に関する情報を始めとして以下に

示す項目を抽出した。特に着目している現象が火山からの岩脈（マグマ）の水平的な移動である

ことから、火山周辺の地殻応力・歪場などの地球物理データとの相関や、マグマの水平移動を支

配する要因などの情報を抽出することにも留意した。 
・火山名 
・テクトニックセッティング 

・火山タイプ 
・供給源からの移動距離、方位、速度 
・岩脈・断層の幅、深さ、タイプ 
・応力場 
・側火口の分布傾向 
・活動年代（活動開始時期、主な活動時期） 
・火山の体積 

 
 岩脈（マグマ）の水平移動に関係した収集文献 24 編（英文 14 編、和文 10 編）について、文

献一覧を表 2.2.2-4 に、対象となる火山の位置を図 2.2.2-10、図 2.2.2-11 に示す。 
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表 2.2.2-4 収集文献一覧 

著者 発表年 タイトル 雑誌名、号、頁 

Acocella and 
Neri 

2009 Dike propagation in volcanic edifices: Overview 
and possible developments 

Tectonophysics, 471, 
67-77 

Albino et al. 2019 Dyke intrusion between neighbouring arc 
volcanoes responsible for 2017 pre-eruptive 
seismic swarm at Agung 

Nature Commun., 10, 
748 

Ayele et al. 2009 September 2005 mega-dike emplacement in the 
Manda-Harraro nascent oceanic rift (Afar 
depression) 

Geophys. Res. Lett., 
36, L20306 

Buck et al. 2006 Tectonic stress and magma chamber size as 
controls on dike propagation: Constraints from 
the 1975–1984 Krafla rifting episode 

J. Geophys. Res., 111, 
B12404 

Grandin et al. 2012 Elastic thickness control of lateral dyke intrusion 
at mid-ocean ridges 

Earth Planet. Sci. 
Lett., 319-320, 83–95 

Hamling et al. 2009 Geodetic observations of the ongoing Dabbahu 
rifting episode: new dyke intrusions in 2006 and 
2007 

Geophys. J. Int. 178, 
989-1003 

Himematsu and 
Furuya 

2015 Aseismic strike–slip associated with the 2007 dike 
intrusion episode in Tanzania 

Tectonophysics, 656, 
52-60 

Ishizuka et al. 2008 The magmatic plumbing of the submarine Hachijo 
NW volcanic chain, Hachijojima, Japan: Long-
distance magma transport? 

J. Geophys. Res., 113, 
B08S08 

Ishizuka et al. 2014 Long-distance magma transport from arc 
volcanoes inferred from the submarine eruptive 
fissures offshore Izu-Oshima volcano, Izu–Bonin 
arc 

J. Volcanol. 
Geotherm. Res., 285, 
1-17 

Ode 1957 Mechannical analysis of the dike pattern of the 
Spanish Peaks area, Colorado 

Geol. Soc. Am. Bull., 
68, 567-576 

Perry et al. 2001 Probabilistic assessment of volcanic hazard to 
radioactive waste repositories in Japan: 
Intersection by a dike from a nearby composite 
volcano 

Geology, 29,255-258 

Pinel et al. 2017 A two-step model for dynamical dike propagation 
in two dimensions: Application to the July 2001 
Etna eruption 

JGR Solid Earth, 122, 
1107-1125 

Rubin et al. 1998 A reinterpretation of seismicity associated with 
the January 1983 dike intrusion at Kilauea 
Volcano, Hawaii 

J. Geophys. Res., 103, 
B5, 10003-10015 

Sigmundsson et 
al. 

2015 Segmented lateral dyke growth in a rifting event 
at Bardarbunga volcanic system, Iceland 

Nature, 517, 191-195 

鵜川 1994 ダイクの貫入と群発地震 地学雑誌, 103, 537-
547 

高田 2001 岩脈の到達距離と成長の限界 日本火山学会講演要旨, 
B07 

高田 2002 火山体内部及び周辺の応力不均質が火山活動へ及ぼ
す影響 

日本火山学会講演要旨, 
A63 

高田 2004 岩脈群の成長はマグマ供給をどのように制御できる
か 

日本地質学会講演要
旨，O194 

西村・村上 2007 水準測量データによる1930年伊東沖群発地震のダイ
ク貫入モデル 

火山，52，149-159 

中村 1997 小野子火山の地質とその基盤の構造 地球科学，51，346-
360 

土志田ほか 2006 マグマの水平移動に対する評価法の提案－隠岐島前
火山の火道分布に基づく化学組成の影響の検討－ 

電中研報告，N05026 

日置 1994 測地測量からみたマグマ貫入事件－北東アイスラン
ド－ 

地学雑誌，103, 522-
527 

飯尾 2002 新島・式根島・神津島の変動はなぜ時間変化するの
か？－2000年三宅島噴火に伴う地殻活動－ 

地震研究所彙報, 77, 
77-85 
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図 2.2.2-10 文献収集した火山の位置（世界） 

地図はEsri, Garmin, GENCO, NOAA, NGDC, HEREの海洋GISデータをコンパイルしたもの、

プレート境界は USGS（2019）より引用。 

 

 

 
図 2.2.2-11 文献収集した火山の位置（日本周辺の拡大） 

地図はEsri, Garmin, GENCO, NOAA, NGDC, HEREの海洋GISデータをコンパイルしたもの、

プレート境界は USGS（2019）より引用。 
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情報整理一覧表の詳細については付録 3 を参照されたい。 
収集した文献は、構造地質学、岩石学、地球物理学、測地学といった様々なアプローチから、

それぞれの場所で発生するマグマ移動に伴う岩脈形成の現象を解明した研究事例からなる。収集・

観測したデータに基づき、シミュレーション解析によってある特定の応力場における割れ目発生

とマグマ移動に関わるメカニズムのモデル化を試みた研究例も含まれる（例えば、Pinel et al., 
2017）。 
研究対象は、プレート収束・発散境界もしくはホットスポット上における火山及び火成活動が

生じている地域であり、単成あるいは複成の成層火山、楯状火山、カルデラ、火砕丘、カルデラ

など火山タイプは多様で、広域的な圧縮あるいは引張応力場、または火山体内の局所的応力場に

支配された多様な形態（方向、連続性、幅、深さ）の割れ目と岩脈が見出されている。世界中の

25 の火山を対象とした応力場と岩脈（割れ目）形成に関する包括的研究（Acocella and Neri，

2009）では、火山体の地形、応力場及びマグマ組成などの要因により 3 タイプの岩脈形態（広域

的、円周状、放射状）に分類できることが指摘されている。 
供給源（火口）からのマグマの水平移動距離（岩脈の長さ）に関しては、1.1 km（小野子火山：

中村，1997）、20 km（八丈島：Ishizuka et al.，2008）、22 km（伊豆大島：Ishizuka et al.，
2014）、30～35 km（Manda Hararo リフト：Grandin et al.，2012）、45～50 km（Bárðarbunga
火山：Sigmundsson et al.，2015；Woods et al.，2019）、70 km（Krafla 火山：高田，2002）が

報告されており、概ね 1 km オーダーから 10 km オーダーの範囲にあることが分かった。このよ

うにマグマの移動距離には幅があることから、化学組成、供給量、活動規模、応力場、地質構造

などの複数の要因が影響しているとみられる。上記の一例として、マグマの化学組成の違いによ

る移動距離の差異に関しては、玄武岩質マグマが固結せずに移動できる距離は割れ目幅の 4 乗に

比例し、マグマ供給量が大きい洪水玄武岩に伴う岩脈群の水平規模は 500～2,000 km に及ぶと

されている（高田，2001）。米国コロラド州 Summer Coon 火山の放射状岩脈群では、苦鉄質岩

及び珪長質岩の平均岩脈長がそれぞれ 5.16 km 及び 3.55 km、マグマ組成によって移動距離に有

意な差が認められる（Perry et al.，2001）。 
マグマの移動速度に関する事例は限られているが、群発地震の時間的・空間的変化に基づくと、

0.22 cm/s（大西洋中央海嶺 Gakkel リッジ：Ayele et al.，2009）、0.7 km/hr（≒19.4 cm/s）（Kilauea
火山：Rubin et al.，1998）、15～30 cm/s（Afar 地溝帯：Ayele et al.，2009）、1 km/h（≒27.8 
cm/s）（Afar 地溝帯: Grandin et al.，2012）、1 km/h（≒27.8 cm/s）以上（Bárðarbunga 火山：

Sigmundsson et al.，2015）、50～200 cm/s（Krafla 火山：Ayele et al.，2009）と推定されてい

る。 
岩脈の幅はメートルオーダー（1～10 m）が多く報告されているが、10 m を超えることもある。

前述の Summer Coon 火山では、苦鉄質岩及び珪長質岩の岩脈幅がそれぞれ 1～3 m 及び 10～20 
m あり、長さと共に幅にもマグマの化学組成による岩脈幅のオーダーレベルの相違が認められる

（Perry et al.，2001）。高田（2002）は、平行岩脈群の岩脈が中心から離れるにつれ本数が減少

する一方で、厚さは増加するという Hawaii や設楽コールドロンの事例を引用している。 

 
 
引用文献 

Asamori, K., Umeda, K., Ogawa, Y. and Oikawa T., Electrical resistivity structure and helium 
isotopes around Naruko volcano, northeastern Japan and its implication for the 
distribution of crustal magma, International Journal of Geophysics, ID738139, 
doi:10.1155/2010/738139, 2010. 
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地層処分研究開発調整会議, 地層処分研究開発に関する全体計画（平成 30 年度～平成 34 年度）, 

44p, 2018. http://www.meti.go.jp/report/whitepaper/data/pdf/20180329001_01.pdf（2021 年
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第四紀火山カタログ委員会偏：「日本の第四紀火山カタログ」, 

http://arukazan.jp/chs/volcano/index.htm, 2000, （2021 年 2 月 26 日最終閲覧） 

Furuya, M., Okubo, S., Kimata, F., Miyajima, R., Meilano, I., Sun, W., Tanaka, Y. and Miyazaki, 
T.: Mass budget of the magma flow in the 2000 volcano-seismic activity at Izu-islands, 

Japan, Earth, Planets and Space, vol.55, pp. 375–385, 2003. 
Martin, A. J., Umeda, K., Connor, C. B., Weller, J.N., Zhao, D. and Takahashi, M., Modeling 

long-term volcanic hazards through Bayesian inference: An example from the Tohoku 
volcanic arc, Japan, Journal of Geophysical Research, vol.109, B10208, doi 
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Martin, A. J., Umeda, K. and Ishimaru, T., Application of the Bayesian approach to 
incorporate helium isotopes ratios in long-term probabilistic volcanic hazard assessments 
in Tohoku, Japan, In Updates in Volcanology － New Advances in Understanding Volcanic 

Systems, edited by K. Németh, pp.117-146, ISBN 980-953-307-547-6, InTech, 2012. 
Matsubara, M., Obara, K. and Kasahara, K., Three-dimensional P- and S-wave velocity 

structures beneath the Japan Islands obtained by high-density seismic stations by seismic 
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の立地に関わる基本的留意点－，電力中央研究所報告，研究報告：N05024，19 ページ，2006． 
三松正夫, 昭和新山―その誕生と観察の記録 (1970 年), 講談社, 268p, 1970. 
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1996． 
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Journal of Volcanology and Geothermal Research, vol.2, pp.1-16, 1977. 
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2.3  まとめと今後の課題 

 「マントル内の流体分布・移動に関する検討」については、令和 2 年度においては、主に浅発

地震に着目した日本列島周辺の地震データの収集を継続した。平成 30 年度からの 3 年間にわた

る収集の結果、547 個の地震に対して検測した P 波及び S 波到達時刻データの総数は、それぞれ

311,702 個及び 295,907 個となった。一つの地震に対する観測データ数は、それぞれ 88～1,443 
個及び 57～1,443 個である。昨年度までに収集したデータと合わせると、日本列島下のマントル・

ウェッジにおける地震波トモグラフィの空間分解能の向上に大きく貢献するデータが収集できて

おり、これらを活用することにより、処分事業におけるサイトスペシフィックな観点においても、

地下深部の流体分布・移動に関する検討に供することができると考えられる。 
一方、「マグマの影響範囲に関する検討」については、地殻浅部におけるマグマの長距離水平移

動に対するマグマ活動範囲の評価技術の高度化を目的として、既往の文献や数値標高モデルなど

の地形データなどに基づいて第四紀火山体下に分布する岩脈の分布範囲を推定するとともに、火

山体周辺の地殻応力・歪場、活動年代、マグマ噴出率などと、岩脈の分布範囲や発達過程との関

連性について検討した。「地形データによる放射状岩脈のモデル化」では、GIS を活用し、現時点

において最新の数値地図と GIS ソフトウェアを用いて代表的な第四紀火山の火山体底面の形状、

面積、重心などの地形パラメータを計測するとともに、標高ごとの各パラメータから放射状岩脈

の三次元的な分布範囲のモデル化の検討を実施した。その結果、先行事例である向山（1996）と

本研究の比較では、標高－重心位置平面、標高－面積図ともに大きな差異はないが、火山の形式

によっては、本研究による解析の方が、先行事例よりも細かいピークなどを抽出している。これ

は側火山などの活動を示唆しているものと考えられ、地質図との重ね合わせでは、そのことが顕

著になっている。標高ごとの標高－面積図のグラフはいずれも上に凸の形状を呈し、ある標高で

変曲点があり面積－標高のトレンドが変化する傾向があることがわかり、このことは、現段階で

は推定の域を出ないが、Nakamura（1977）による山体内の火道からの放射状岩脈のイメージ図

を想定すると、変曲点よりも低い標高の重心位置群と高い標高の重心位置群は、放射状岩脈の分

布高さを示唆しているのかもしれない。あるいは、昭和新山の山体形成イメージを適用すると、

新旧の活動中心を示唆しているのかもしれない。そのような観点で標高－重心位置平面を見ると、

低標高と高標高の重心位置はまとまりやトレンドが異なるように見える。本検討の手法を他の火

山に適用することにより、活動履歴が詳らかになっていない火山でも火道の安定性、ひいては火

山体を形成した放射状岩脈の分布域を把握できる可能性が示唆された。今後も解析事例を拡充し

ていくことで、本モデル化手法の信頼性を向上していくことが望まれるとともに、解析結果につ

いては、岩脈の伸展の要因に関する検討に活用できることが期待される。 
「火山岩岩脈分布に関するデータ収集」では、今年度は大山 1 火山を対象とした検討を実施し

た。その結果、第四紀火山に関連する岩脈類は新規大山火山噴出物（寄生火山）に限られ、それ

らの分布も大山の火山体内に限られる。このことは Nakamura（1977）が示唆した放射状火山岩

脈分布を示唆し、前項で検討した地形解析結果とも整合的である。一方、火山より離れた地点に

位置する岩脈類は全て新第三紀以前に形成されたものと判定されており、溶岩もあるがドレライ

トや閃緑岩など深部で形成されたことが示唆される岩脈もある。このことは第四紀よりも以前に

深部で形成された岩脈が削剥により地表に見られるようになったことを示唆していると考えられ

る。今後、さらに検討範囲を広げて例外的な事例がないか確認していくことが必要である。 
「マグマの水平移動とその要因の検討」では、世界中のプレート収束・発散境界もしくはホッ

トスポット上における火山及び火成活動が生じている地域を対象に、岩脈形成や岩脈の伸展に関

する情報の収集・整理を行った。この結果、現世の多くの火山地域におけるマグマの水平移動距

離（岩脈の長さ）は、1 km オーダーから 10 km オーダーであることが分かった。しかしながら、



31 

今回収集した文献の中には洪水玄武岩に伴う岩脈群の水平規模が 500～2,000 km に達する事例

も報告されていることから、過去には現世よりもはるかに規模の大きい割れ目噴火型の火山活動

が発生していたことが伺える。したがって、今後の岩脈形成や岩脈の進展に関わる検討には、現

世火山のみならず地質時代の事例にも目を向けた情報収集が必要である。 
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3. 深部流体に関する調査・評価技術 

 
3.1 深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積 

3.1.1 背景と目的 

深部流体はスラブ起源水と化石海水・油田かん水に大別されるが、その区別においては明瞭な

判断指標はなく、水質、地質、地形などの条件から総合的に判断されており、その定義は文献に

より異なる。本稿では昨年度本事業報告書（原子力機構・電中研, 2020）でまとめた図 3.1.1-1 の

定義を用いる。 

 

 
図 3.1.1-1 各深部流体と起源水の呼称 

 
深部流体のうち、化石海水や油田かん水（長期停滞水）は滞留時間が長く、化学的にも安定で

あると考えられているが、スラブ起源水（深部上昇水）については、高温、高塩分濃度、高 CO2

濃度、低 pH であり、地表まで上昇する場合があることから、処分環境へ著しい影響を及ぼすこ

とが懸念されている（総合資源エネルギー調査会, 2014; 経済産業省, 2017; 地層処分研究開発調

整会議, 2018）。このため、高レベル放射性廃棄物の処分地の選定にあたっては、スラブ起源水の

ような地下水が湧出する地域はその影響を評価し、著しい影響を回避する必要がある。最終処分

地の選定調査においては、大深度ボーリング掘削による地下水調査の他、周辺地域の湧水や温泉

などのデータを参考にして深部流体の有無や空間的・時間的広がりについての検討がなされるも

のと想定される。深部流体の有無や広がりを評価するためには、深部流体の特徴や他の起源の地

下水との混合を調査・評価する技術を整備する必要がある。 
昨年度までに、Cl イオン濃度、水の安定同位体比、ヘリウム同位体比を取り入れた深部流体判

別フローを試行した。概ね各深部流体を判別することができたが、油田かん水において、マント

ル由来の成分の混合を示すヘリウム同位体比が高い事例が見られるなど、必ずしも判別できてい

ない。また、定性的な判定にとどまっており、閾値の設定などが必要と考えられる。このために

は、水質形成メカニズムへの理解を深めるだけではなく、深部流体の貯留・流出に係る水理地質

構造を理解・整理することが必要と考えられる。また、各深部流体を判別し得る物質などを見出

すとともにそれらを用いた混合評価方法などを整備することが必要である。 
今年度は深部流体の移動・流入プロセスの類型化、深部流体を判別し得る物質の調査並びに粘

土鉱物の圧縮抽水試験による水質形成メカニズムの検討を行った。 
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3.1.2 深部流体の移動・流入プロセスの類型化に係る検討 

深部流体の流入に伴う地質環境への影響（熱・水理・化学的な状態などの変化）を適切に評価

するためには、起源の異なる深部流体の化学的特徴に基づいて流入の有無・種類を判別し、その

性状及び混合状況を把握するとともに、さらに影響の広がりを把握する必要がある。深部流体は

その起源に応じて地下深部から地表に至る移動・流入のプロセスが異なると想定されることから、

地質環境への影響に係る調査・評価を適切に実施するためには、地下深部から上昇する熱水・流

体の起源に応じてその移動・流入に関与する水理地質構造、地下水流動、水質形成（水・岩石相

互作用、浅層地下水との混合・希釈など）の相互関係を把握し、その特徴を概念化しモデル化す

ることが肝要である (NUMO, 2020)。 
これらの検討を行ううえで、水質・同位体データは、熱水・流体の起源の判別や分類、胚胎の

場や移動・流入のプロセスなどの違いに関係する指標として有効と考えられている。ここでは、

既存の文献情報に基づいて、水質・同位体データを指標として、成因の異なる熱水・流体の形成・

胚胎の場から地表に至るまでの移動・流入に係る水理地質構造、地下水流動、水質形成のプロセ

スなどの違いを考慮し、それらの特徴と影響の広がりを概念モデルとして整理し類型化するため

の検討を実施したので、その結果について述べる。なお、ここでは地層処分の観点から、地下深

部から上昇し好ましい地質環境に対して影響を及ぼし得る熱水・流体として、火山性熱水及び深

部流体（深部上昇水・長期停滞水）の両方を検討の対象として扱う。 

 
(1) 水質・同位体データの特徴と類型化の観点 

上記の目的のために、日本国内の温泉水、地下水、かん水、ガスなどの水質・同位体に関する

分析データのコンパイル結果に基づき、火山性熱水・深部流体の代表的な地域である葛根田地熱

地域、大岳－八丁原地熱地域、有馬温泉周辺地域、本宮地域、新潟油・ガス田地域、常磐地域及

びこれらの地域に関連してデータを参照する位置付けで、別府温泉地域、大分平野、鹿塩地域、

南関東、宮崎平野を対象として、熱水・流体の起源の判別や分類、胚胎の場や移動・流入のプロ

セスなどの違いを把握するうえで有効と考えられる水質・同位体指標に着目した検討を実施した。

ここではその代表的な指標として、水の安定同位体比（水素・酸素同位体比：δD-δ18O）、ヘリウ

ム同位体比（3He/4He-4He/20Ne）、Li-Cl-Br 相対組成に係る特徴を以下に示す（図 3.1.2-1；図 
3.1.2-2；図 3.1.2-3）。 
有馬温泉の有馬型深部流体は、海洋プレート（フィリピン海プレート）の沈み込みに伴う脱水

分解反応により放出された水が高温・高圧下のマントル中を上昇し、構造線などを通じて地表ま

で到達したと考えられるスラブ起源水の代表的な流体であり（風早ほか, 2014 など）、その水素・

酸素同位体組成（図 3.1.2-1）は、端成分組成（δD は-33‰，δ18O は+6‰程度，Kusuda et al., 
2014）と天水線との混合線の範囲にプロットされる。他のスラブ起源水と考えられる大分平野、

鹿塩地域でも、天水線から δ18O がプラス方向に大きなシフトが見られるが、各々が異なる組成ト

レンドを示し、端成分組成の違いや他の成分との混合状況などの違いを示していると考えられる。

これに対してヘリウム同位体比（後述）からスラブ起源水の混入が示唆されている本宮地域では、

ほとんどが天水線付近にプロットされ同位体シフトは一部のみである（図 3.1.2-1 の「本宮地域」

は、Morikawa et al., 2016 の紀伊半島全域のデータを含むが、同位体シフトが明瞭に認められる

のは中央構造線沿いのデータである）。一方、長期停滞水（化石海水・油田かん水など）が胚胎す

る新潟油・ガス田地域、南関東、宮崎平野では、天水線から δ18O が主にプラス（一部はマイナス）

の側（かつ前記の有馬・大分・鹿塩よりも δD が高い側）の領域にプロットされ、これらの組成

範囲は、海底堆積層間隙海水や続成作用によって生じる粘土鉱物層間脱水流体と天水との混合で

説明されている（加藤・梶原, 1986; 大沢ほか, 2010 など）。常磐地域では、天水線付近から長期
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停滞水の組成範囲の側に若干のシフトが見られる。火山性熱水の代表例である葛根田、大岳－八

丁原地域では、大部分が天水線付近にプロットされるが、深部調査井の熱水の一部や別府温泉で

は、スラブ起源水と同様に δ18O がプラス方向のシフトも見られ、マグマ水の組成範囲 
(Giggenbach, 1992)も考慮すると、マグマ起源水の関与を示唆する。 

 

 

図 3.1.2-1 水素・酸素同位体比データのコンパイル図 

 
ヘリウム同位体比は、流体のマントル成分の関与を検討するうえで重要な指標となる。スラブ

起源水関連の 3He/4He-4He/20Ne データ（図 3.1.2-2）について、有馬温泉地域では、マントル起

源の He と大気中の He との混合ライン付近にプロットされるが、本宮地域、鹿塩地域では相対

的にマントル起源成分に乏しい混合ライン上にプロットされる。火山性熱水も同様の特徴を示し、

大岳－八丁原地域ではマントル起源の He と大気中の He との混合ライン付近、葛根田地域では

ばらつきが大きいが相対的にそれよりマントル起源成分に乏しい側にプロットされる。一方、長

期停滞水（新潟油・ガス田地域）では、マントル起源の He の混入程度の大きい地域（見附など）

と小さい地域（松之山など）が存在する。常磐地域では、マントル起源成分は概して低い。 

 

 
図 3.1.2-2 3He/4He-4He/20Ne データのコンパイル図 
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Li-Cl-Br 相対組成（図 3.1.2-3）において、有馬温泉地域、本宮地域、鹿塩地域では高 Li 側を

示し（Li/Cl 比が 0.001 以上の領域に集中）、スラブ起源水の影響を示唆する。また、葛根田地域、

大岳－八丁原地域では、ばらつきはあるが高 Li 側（Li/Cl 比は 0.001 以上の領域に比較的集中）

を示し、マグマ起源水の影響を示唆する。一方、新潟油・ガス田地域では、高 Br 側で Li/Br 比が

0.0591 より低い領域にプロットされ、有機物分解の寄与（産業技術総合研究所, 2016）を示唆す

る。常磐地域では、高 Br 側から低 Br（高 Li）側にまたがった組成範囲を示す。 

 
図 3.1.2-3 Li-Cl-Br 相対組成データのコンパイル図（基図は産業技術総合研究所，2016） 

 
以上に示した水質・同位体データの特徴を含めて、既存文献に基づいて、火山性熱水・深部流

体の代表的な地域における地形、地質構成・地質構造（地質構造発達史）、水理地質構造（断層・

割れ目などの分布・性状）、熱源と地下の温度構造、地下水流動（熱水対流系の有無、熱水・流体

の流入と地表からの涵養との関係など）、水質形成（水・岩石相互作用、起源水の特徴と天水によ

る混合・希釈など）に係る情報を参照し、それらから想定される熱水・流体の移動・流入に係る

諸特徴を整理するとともに、類型化した特徴を反映した概念モデルを作成するための観点を、一

覧表に取りまとめた。その際に参照した主な文献も併せて、表 3.1.2-1 に示す。 

 
(2) 火山性熱水・深部流体の移動・流入に係る概念モデルの類型化 

ここでは、(1)で行った水理地質構造、地下水流動、水質形成などの諸特徴の概念化に係る条件

整理の結果（表 3.1.2-1 に示した観点）を踏まえ、起源の異なる火山性熱水・深部流体の移動・

流入プロセスの違いを考慮し類型化した概念モデルを提示し、各分類に応じて熱水・流体の移動・

流入の特徴について概説を行う。各モデルの作成にあたっては、NUMO (2020)を参考とした。 

1) 火山性熱水 
火山性熱水は、火山活動・マグマ活動の見られる地域で確認され、地表での温泉や噴気などの

地熱活動の徴候の分布及び熱水などの貯留層は主に地下の地質構造に支配されている。熱水の胚

胎の場の違いに着目することにより、地層中に発達した割れ目などの断裂系がネットワーク状に

連結し貯留層を形成している場合（割れ目ネットワーク型貯留層）と地層中の断層に規制されて

貯留層を形成している場合（断裂規制型貯留層）とに区分が可能と考えられる（図 3.1.2-4）。 
前者の例（葛根田地熱地域、加藤・佐藤, 1995; NEDO, 1999a, b; 玉生・藤本, 2000; 仙岩地熱

地域地質図編集グループ, 1985 などを基に作成）では、高温の貫入岩体からなる熱源の上方の、
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主に新第三紀堆積岩類中（背斜部など）の断裂系が発達する一定範囲内に地熱貯留層が形成され

ており、熱源から供給された火山ガス由来の熱水に対し、天水起源の地下水の浸透・流動による

混合・希釈及び水－岩石反応が進行する過程で、中性～弱アルカリ性の NaCl 型熱水が生成し、

熱水対流系を形成している。後者の例（大岳－八丁原地熱地域、茂野ほか, 1985; 松本ほか, 1989; 
Taguchi et al., 2001; Sudo and Matsumoto, 1998 などを基に作成）では、白亜紀の花崗岩とその

上位の新第三紀～第四紀の火山岩類中に発達した多数の断層に沿う形で地熱貯留層が形成されて

おり、地下の熱源（マグマ溜り）から供給された火山ガス由来の熱水と天水起源の地下水との混

合・希釈及び水－岩石反応によって、中性の Cl 型（Cl±HCO3型）熱水が生成している。断層に

沿った地下浅部への上昇過程で CO2などのガス成分が遊離・濃集し、中性の HCO3-SO4型の熱水

が生じるとともに、さらに地表付近では H2S 成分の酸化により酸性の SO4 型の熱水が生じてい

る。温泉、噴気帯、変質帯などの地熱徴候は、断層の延びの方向に沿った分布を示す。 

 

 
図 3.1.2-4 火山性熱水の移動・流入に係る概念モデル 

割れ目ネットワーク型貯留層（左、葛根田地熱地域）、断裂規制型貯留層（右、大岳－八丁原地

熱地域）の例示 

 

2) 深部上昇水（スラブ起源水） 
スラブ起源水が関与する深部上昇水の上昇は、主に西南日本の前弧域の構造線沿いで確認され、

中央構造線、有馬－高槻構造線などの上昇経路が明瞭な場合（上昇経路明瞭型）と不明瞭な場合

（上昇経路不明瞭型）とに区分が可能と考えられる（図 3.1.2-5）。 

前者の例（有馬温泉周辺地域、藤田・笠間, 1982; 1983; 尾崎・松浦, 1988; 松浦ほか, 1995; 産
業技術総合研究所, 2012, 2016; Kusuda et al., 2014; Nakamura et al., 2015; 文部科学省研究開

発局ほか, 2006; Iwamori et al., 2007 などを基に作成）では、フィリピン海スラブから脱水した

スラブ起源水がその上昇過程でマントル起源の 3He や CO2 を付加し、地殻内では白亜紀後期の

溶結凝灰岩と花崗岩の境界部の構造線（幅数百 m 以下の破砕帯内やその分岐部）に沿って天水と

はあまり混合することなく上昇し NaCl 型の高温泉として湧出、一方、帯水層に到達・混入した

場合には、深部では塩化物泉、浅部では炭酸泉を形成している。後者の例（本宮地域、NEDO, 1994; 
上原ほか, 2003; 2005; Morikawa et al., 2016; 浅森・梅田, 2005 などを基に作成）では、フィリ



37 

ピン海スラブから脱水しさらにマントル起源の 3He や CO2 が付加されたスラブ起源水に対し、

地殻内では明瞭な上昇経路はなく、四万十帯堆積岩類の変形に伴って形成された断裂系や、新第

三紀花崗岩体の周辺部及び派生する石英斑岩岩脈類に発達した割れ目などへ天水起源の地下水の

浸透・流動が卓越する形で貯留母岩となっていることが考えられる。温度構造については、坑井

の温度検層プロファイル(NEDO, 1994)から、プレートからの熱を広域熱源としてある程度の熱

水対流系を形成しているとの判断がなされているが、水質・同位体組成からは、天水による混合・

希釈の割合が大きく、ガス成分のみ付加し HCO3型温泉として湧出していると考えられる。 

 

 
図 3.1.2-5 深部上昇水の移動・流入に係る概念モデル 

上昇経路明瞭型（左、有馬温泉周辺地域）、上昇経路不明瞭型（右、本宮地域）の例示 

 
3) 長期停滞水（化石海水・油田海水） 
長期停滞水は、堆積盆に堆積した地層の圧密・続成の過程で、シール層（不透水層）の存在な

どにより間隙水が水文循環から長期に孤立する環境で形成され、日本列島の前弧側あるいは背弧

側の主に新第三紀以降の堆積盆で確認される。停滞水の He 同位体比は、前弧側では低いが、背

弧側では高いものと低いものが混在する。そのため、ここでは He 同位体比の高低に着目して概

念モデルの区分を行った（図 3.1.2-6）。 
3He/4He 同位体比が比較的低い例（松之山地域、加藤・梶原, 1986; 加藤ほか, 2009; 渡部ほか, 

1996; 2009; 米谷, 1982; 小林・立石, 1992; NUMO, 2020 などを基に作成）では、Cl 濃度が海水

より低い NaCl 型の温泉で特徴づけられる。地層の下位の層準に向かって間隙水の塩分濃度が低

下する現象は、続成作用によって粘土鉱物から排水された層間水が停滞水を希釈したためと考え

られ、地下深部で形成された停滞水は、高い間隙水圧を駆動力として、褶曲構造の背斜軸部に形

成された断層に沿って上昇する。背斜軸部で高い間隙水圧が保持される場合には、泥火山が形成

される場合もある。これらの上昇経路がない場合には、地表から浸透した天水起源の地下水は、
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シール層によって隔絶され、深部まで到達することはない。3He/4He 同位体比が高い例（見附地

域、北ほか , 1997; 小林ほか , 2002; 関口ほか , 1984; Umeda et al., 2008; Nakajima and 
Hasegawa, 2008; 地震調査研究推進本部, 2004 などを基に作成）では、停滞水の形成については

松之山地域と同様と考えられるが、周辺には活断層（長岡平野西縁断層帯）が分布し、その地下

にはマントルウェッジから地殻に達する地震波低速度領域が存在することから、スラブ・マント

ル起源のヘリウム成分は、活断層を通じて供給されたと考えられる。 

 

 

図 3.1.2-6 長期停滞水の移動・流入に係る概念モデル 

停滞水（左、松之山温泉周辺地域）、停滞水（マントル起源 He 付加）（右、見附地域）の例示 

 
4) 混合型（停滞水＋上昇水） 
混合型は、表 3.1.2-1 に整理した水質・同位体組成の特徴から、深部上昇水と長期停滞水の両

方が関与すると判断されるものであり、その例として、常磐地域が挙げられる（図 3.1.2-7、久保

ほか, 2002; Togo et al., 2014; Tong, et al., 2012; Imanishi et al., 2012 などを基に作成）。常磐地

域の温泉は、後期白亜紀以降の堆積岩類からなる常磐堆積盆の西側の部分に位置し、熱水貯留層

は部厚い堆積岩の下部、あるいは基盤の白亜紀花崗岩類中の破砕帯であり、そこに胚胎する長期

停滞水に対し、常磐地域より前弧側の太平洋スラブ上面付近から常磐地域の海岸線直下付近まで

下部～上部地殻中に伸びる分岐断層（微小地震の震源分布で示される）を上昇経路として、太平

洋スラブから脱水したスラブ起源水（続成流体）が上昇することにより混合し、Cl 濃度が海水以

下である含 S-NaCl-SO4型の温泉・鉱泉を形成している。 
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図 3.1.2-7 常磐地域を例とした混合型の概念モデル 

 
(3) まとめ 

今年度は、既存の文献情報に基づいて、成因の異なる熱水・流体の形成・胚胎の場から地表に

至るまでの移動・流入に係る水理地質構造、地下水流動、水質形成のプロセスなどの違いを考慮

し、それらの特徴と影響の広がりを概念モデルとして整理し類型化するための検討を実施した。 
今後は、各熱水・流体の成因や移動・流入に係る特徴（現象の違い）を考慮した形で調査・評

価を行うことを想定し、各熱水・流体について、化学的特徴に基づく流入の有無・種類の判別方

法、混合状況の評価方法、水理地質構造・地下水流動・水質形成などの特徴を考慮した影響評価

のための調査・評価の留意点などについて検討を進める。 
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3.1.3 スラブ起源水の判別指標となり得る元素・同位体などの調査 

スラブ起源水は Li/Cl のような判別の目安があるものの、周辺に火山がないなどの総合的な検

討によって判別されている。地層処分の処分地選定調査においては、その判別手法についての整

理が必要である。そこで、昨年度は既往の文献と本研究での調査結果を基に判別方法の整理を行

い判別フローの構築を行った。また、これまで判別にあまり利用されてこなかった元素・同位体

などの判別に対する適用性の検討を行った。今年度も引き続きスラブ起源水の判別指標となり得

る元素・同位体などの調査・適用性検討を行った。 

 
(1) Sr 同位体比の適用性の検討 

地下水に溶存している Sr の安定同位体比（87Sr/86Sr、以下 Sr 比とする）は帯水層を構成する

岩石の持つ Sr 比と同じもしくは近い値を示すことが知られている。また、Sr 比は地下水中での

溶解沈殿において同位体分別がほとんどないこともあり、温泉水や地下水の起源の推定に利用さ

れている (McNutt, 2000; Notsu et al., 1991; Nakano et al., 2020)。しかしながら地下水が帯水

層中を移動するなかで異なる Sr 比を持つ岩石の層を通過した場合、その岩石から溶解する Sr の

影響を受けて地下水中の Sr 比は変化することがある。また浅い地下水では降水中の海塩を起源

とする Sr が地下水の Sr 比に影響を及ぼす場合がある (Nakano et al., 2020)。一方で地熱水のよ

うに、貯留層から短時間で地表まで達する水が得られる場合はその経路の岩石の Sr 比の影響を

受けず、貯留母岩の Sr 比を保っていることが期待できる（佐藤・中野, 1994）。本研究で対象と

している深部流体についても Sr 同位体比から水質形成や貯留環境に係る情報を得ることができ

ると考えられる。そこで今年度はこれまで本研究で採取した地下水の Sr 比他のデータと既往の

文献から得た岩石の Sr 比のデータを用い、深部流体の Sr 比を用いた分類の適用性を検討した。 

 

図 3.1.3-1 本研究で得られた Sr 濃度と Sr 比の関係 

 
本研究で採水・分析を実施した地下水の Sr 比と Sr 濃度（1/Sr）の関係を図 3.1.3-1 に示す。

図中の現世海水の Sr 濃度は国立天文台（2020）、Sr 比は伊藤（1993）による。紀伊半島の温泉

水の Sr 比は 0.7078～0.71079 である。Terakado et al. (1988) の調査結果では、紀伊半島の岩石

の Sr 比は 0.7034～0. 7136 と幅広い値を取る。紀伊半島では、火山やマグマが見られないのに熱
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い温泉が多く、また、He 同位体比も高いことからスラブ起源水が湧水しているとされている

（Morikawa et al., 2016）。よってスラブ起源水の Sr 比に影響していると考えられる西日本の地

殻の花崗質岩の Sr 比（0.7075：Matsuhisa and Kurasawa, 1983）と採水を行った地域を覆う堆

積岩の値（0.7108～0.7156：Terakado et al., 1988）のみを示す。紀伊半島の温泉水は有馬温泉

と同程度の値を示すものが、堆積岩あるいは、花崗質岩の方向へ向かう傾向を示す。既往の研究

の通り、有馬温泉と同じ水質を持つスラブ起源水が表層の堆積岩を経た水と混合して水質が形成

されているとするならば、Sr 比はそれを反映した値を示していると見ることができる。 
有馬温泉は地表で 100℃近い高温で自噴しているが、火山地域で得られる Sr 同位体比よりも

明らかに高い値を示しており、火山性の熱水ではないことが改めて確認できる。 
山陰の 2019H は三瓶山から半径数 km 以内で湧出する冷鉱泉である。火山の直近にあること

から、三瓶山周辺の火山活動の影響を受けた地下水と考えられる。2019G は三瓶山から 25 km ほ

ど離れた日本海沿岸にある温泉であり、水質は Na-Cl 型で CO2 ガスを含んで自噴している。い

ずれも水の安定同位体比からは熱水の影響の有無は判別できないが、He 同位体比は大気より高

く、マントル起源物質の寄与があることがわかる。このように水質的にはスラブ起源水とも火山

性熱水・マグマ起源水とも解釈できるが、Sr 同位体比からすれば、若い火山岩の影響を大きく受

けていることから、火山性熱水・マグマ起源水ではないかと考えられる。溶存物質からの判定で

はスラブ起源水の混合は否定できないものの、これまでのプレートの沈み込みに伴う水の発生メ

カニズムについての知見と併せて考えると、有馬温泉のように直接的に地下深部から上昇してく

る水ではなく、地下水がマグマと相互作用して生成する火山性熱水・マグマ起源水に分類できる

と考えられる。 
松代温泉は、第四紀火山である皆神山の麓に湧水し、水の安定同位体比は熱水側にシフトし、

温度や He 同位体比は高く、Cl 濃度が高いもので 8,000 mg/L 程度の高塩濃度で、大量の CO2を

伴って湧水しているというスラブ起源水と似た特徴を持つ。松代温泉の Sr 同位体比（0.7045-

0.7047）は皆神山の岩石の Sr 同位体比（0.7040-0.7042, Notsu, et al., 1987）よりもわずかであ

るが高い値を示すことから、松代温泉の水は皆神山の形成に伴う岩石とは異なる地層に貯留され

ており、そこから湧水している可能性が考えられる。Okuyama et al. (2016)は溶存元素の組成が

有馬温泉の組成と大きく異なることから、火山地域の地下深部の物理探査で見られる Mid-
crustal fluid ではないかとしている。Mid-crustal fluid の定義は必ずしも明らかではないが、地

下深部から上昇する流体であり、マグマや水などの流体を指し、高塩濃度の水の可能性も示唆さ

れている（Ogawa et al., 2014; 岩森ほか, 2019）。火山フロント付近の物理探査で見いだされて

いることから、マグマの移動に関連して上昇してくると考えられ、図 3.1.1-1 の定義に照らせば、

マグマ起源水に相当するものと考えられる。この解釈であれば、スラブ起源水と似た高温で高い

He 同位体比、高 CO2濃度を持つことが理解できる。また、Sr 比が付近の岩石で得られた値とや

や異なることについては、松代のマグマ起源水は皆神山の溶岩に由来する岩石とは異なる地層に

滞留しており、その水が速やかに上昇することで、滞留層の Sr 比を保ったまま地表に至ったも

のであると考えられる。 
東北地方日本海側の油田かん水については Notsu et al. (1988)が、油田かん水とその周辺の岩

石とで Sr 同位体比の比較を行っている。それによると、油田かん水が貯留されている地層のう

ちの火山灰層が水と同程度の Sr 同位体比を示しており、堆積時には当時の海水の Sr 同位体比で

あったが、長期間の貯留により周辺の岩石と同じ Sr 比を持つに至ったと考察している。 
既往研究事例を基に、本研究で得られたデータの Sr 同位体比の検討を行った。深部地下水の

Sr 同位体比は地域ごとに独特の値を示しており、それぞれの地域の地層を構成する岩石の Sr 同

位体比と似た値を示すことが改めて確認できた。紀伊半島には様々な Sr 比を持つ岩石が見られ
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ることから、それぞれの地下水がそれぞれの流動域の岩石の Sr 比を反映している可能性もある

が、地下深部から上昇してきた有馬型熱水が浅層の堆積岩を経由した地下水と混合しているとい

う解釈も可能である。このように、深部から地表まで移動する過程において接する岩石や、混合

する他の起源の地下水から供給される Sr の濃度や同位体比は必ずしも明らかではないことから、

その起源や混合の解釈には別の指標が必要である。しかしながら、水質の起源推定が正しければ、

Sr 比もそれをサポートする結果が得られるはずである。深部流体の判別指標として Sr 比は他の

指標と併せて水質の起源や混合の解釈を検証するツールとして利用できるものと考えられる。 

 
(2) 3He/4He とメタン中の炭素同位体比の関係について 

昨年度作成した深部流体の判別フロー（図 3.1.3-2）では油田かん水において滞留性が高いと考

えられつつも、水の同位体比が左右のいずれにもシフトし、He 同位体比が高いものの形成プロ

セスやスラブ起源水の有無の判別方法が不明であった。東北地方日本海沿岸域の油田かん水がそ

れに該当する。そこで、He 同位体比の高い天然ガスの形成要因や水の同位体比のシフトに関す

る既往の研究事例について調査を行った。 

 
図 3.1.3-2 深部流体判別フロー 

 
石油・天然ガスは無機起源と有機起源があり、中央海嶺玄武岩などで無機的に生成されたもの

が発見されている。一方で、油・ガス田として大規模に利用されているものは有機起源であると

考えられている（早稲田ほか, 2002）。有機起源はさらに熱分解起源と微生物起源とに分類され、

それらは主にメタンガスのδ13C の値で区別される（表 3.1.3-1）。 

 
表 3.1.3-1 メタンの δ13C 値でのガス起源判定の目安（早稲田, 2010 を基に作成） 

 

東北地方日本海沿岸域の油田かん水は水の安定同位体比が左右のいずれにもシフトし、He 同

位体比は高く、また、産出する天然ガスのメタンガスのδ13C は熱分解起源と考えられる高い値

を示す。Wakita et al. (1990)は東北地方日本海側の熱分解起源の炭素同位体比を持つ天然ガスに

ついて、ガスに含まれる He 同位体比が高いことから、メタンガスの起源について中新世の日本

海拡大における火成活動に伴い生成したマグマ起源の無機起源ガスが混合している可能性がある

とした。一方で、Sakata et al. (1997)では熱分解起源と微生物起源の混合で説明できるとし、北
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ほか（1997）は、同地域のガス田においてガスの炭素同位体比と He 同位体比に必ずしも相関関

係が見られないことから、当該地域のメタンは無機起源ではない可能性が高いとするなど、様々

な議論がなされてきた。Sano et al. (2017)はプレートの沈み込みに関連するメタンの生成につい

てまとめを行っている。それによると、日本列島から台湾にかけての天然ガス組成と 3He 濃度の

関係やガスに含まれる窒素安定同位体比から、本州から南台湾までのプレート境界周辺の天然ガ

スの起源は微生物起源、熱分解起源、無機起源の 3 つに分かれ、それぞれが混合した状態にある

としている。He 同位体比と炭化水素ガス組成から、本州の前弧側の天然ガスは比較的低温の堆

積岩中で微生物により生成されたものであり、火山フロントから背弧側はマグマなどの熱の影響

と考えられる熱分解起源を主とし、微生物起源が混合しており、僅かに無機起源のメタンが含ま

れる可能性がある。鹿児島県のトカラ列島や南台湾では数%以下であるが無機起源ガスの混合が

見られるとしている。 

新潟県の片貝ガス田では、CO2ガスの含量が高い (Waseda and Iwano, 2007)。また、宮崎県

の日南ガス田（加藤ほか, 2011）においても CO2ガスの含量が高く、いずれもマグマ起源とされ

ている。これらの地域は第四紀火山が他の地域に比べて近い（30 km 前後）ことから火山ガスの

影響が考えられるが、片貝ガス田は He 同位体比が高い（R/Ra=5.41-8.65, Wakita et al., 1990）
一方で、日南ガス田は低い（R/Ra=0.09, Umeda et al., 2007）。 

3He の移動については必ずしも明らかではないが、無機起源のメタンガスが生成・上昇してい

る場合は、3He も上昇していると考えられ、それに伴い、スラブ起源水のような流体が上昇して

いる可能性は否定できない。一方で、無機起源メタンが見られないが 3He が高い場合は、過去の

火成活動に由来するものが貯留されているだけの可能性も考えられることから、現状ではスラブ

起源水などのマントル由来物質の混合の有無を判断することはできない。さらに事例を重ね、検

討する必要がある。 

 
(3) 129I/I の適用性検討 

スラブ起源水は Li/Cl が重量比にして 0.001（モル比で 0.005）を超えるかどうかが判別の目安

とされている。そこで、本研究で取得した 129I/I と Li/Cl を比較することで深部流体の特徴付け

ができるか否か検討を行った。本研究で採取した温泉試料の分析は JAEA-AMS-TONO で実施し

ており、分析法や装置の精度評価を JAEA で継続して進めている（付録 9 参照）。129I/I と Li/Cl
の関係を図 3.1.3-3 に示す。Li/Cl は 0.001（重量比）がスラブ起源水判別の目安とされており（風

早ほか, 2014）、モル比で換算すると 0.005 となる。 
東北地方日本海側で得られた油田かん水は低い Li/Cl で低い 129I/I を示す。これら 129I/I は

Mahara et al. (2012)で測定された同地域の油田かん水の値と整合的である。松代や山陰の温泉水

は必ずしもその起源は明らかではないが、採水した地点は火山フロント付近から背弧側に位置す

ることから火山性熱水やマグマ起源水の可能性が高い。いずれの試料も Li/Cl が閾値付近であり、

129I/I は油田かん水と同様に低い値を示す。 

紀伊半島では多数のサンプリングを行ったが、ヨウ素濃度が低いものが多く、測定できたのは

2 点である。紀伊半島の 2 点と有馬温泉の 2 点の Li/Cl は 0.005 の閾値を超えていることからス

ラブ起源水が含まれているものと考えられる。129I/I はいずれも比較的高い値を示すが、129I/I は

過去に行われた大気圏内での核実験の他、核燃料の再処理で大気中に放出されることから 1900
年代の半ばから大気中の濃度が急激に上昇している。このため、129I/I が 1500×10-15を超えるも

のは、現代の大気中に含まれる人為的な 129I の汚染を受けているとされる (Moran et al., 1998)。
紀伊半島と有馬温泉のデータは、有馬温泉の 1 点を除き、コンタミネーションを受けた値を示し

ている。 
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図 3.1.3-3 Li/Cl と 129I/I の関係 

 
今回のデータから、以下の様に仕分けが可能である。 
・化石海水・油田かん水：低 Li/Cl で低 129I/I 
・火山性熱水・マグマ起源水：Li/Cl は 0.005 の閾値付近で低 129I/I の可能性あり 
・スラブ起源水：Li/Cl が 0.005 以上で比較的高い 129I/I の可能性あり 
化石海水・油田かん水は海成の堆積岩が生成した際に取り込まれた I 濃度の高い海藻類や I を

吸着した有機物から溶出した I が混合しているため、海水よりも I 濃度が高い場合が多く、また

その 129I/I は低い値を示すことが知られている（例えば、Mahara et al., 2012）。 

今回分析を行った山陰と松代の 129I/I データについてはこれまでに報告事例がない。これらの

水は火山性熱水・マグマ起源水である可能性が高いが、マグマなどの影響を受けた化石海水の可

能性も否定できない。火山性熱水・マグマ起源水は 129I/I が低い特徴を持つのか、あるいはマグ

マなどの影響を受けた低い 129I/I を持つ化石海水が湧水しているのかいずれかの可能性が考えら

れる。 
両地点とも He 同位体比が高いことから火山性熱水・マグマ起源水の可能性が高いと考えられ

るが、化石海水がマグマの影響を受けたものの可能性も考えられる。このため、火山性熱水・マ

グマ起源水が低い 129I/I を持つのか、あるいは化石海水に対しマグマやその熱が作用したとする

ならば、高温で高い He 同位体比を持つスラブ起源水のような水が生成し得る。そうであれば、

129I/I が油田かん水並みに低いことが説明できる。 
スラブ起源水の 129I/I については Tomaru et al. (2007)が大分平野で得られたスラブ起源水と

考えられる地下水と、宮崎平野で得られた油田かん水との比較検討を行い、スラブ起源水は油田

かん水に比べ有意に高い値を示すという結果を得ている。そうであれば、スラブ起源水の化石海

水・油田かん水との判別や、混合評価に対し 129I/I は有用な指標となり得る。今回のスラブ起源

水が含まれているとされる有馬温泉と紀伊半島については、1 点が人為的な汚染の影響がなく、

かつ化石海水などよりも有意に高い値が得られているが、分析した 4 点のうち、3 点がコンタミ

ネーションを受けた値である。このため、今回得られた結果からスラブ起源水が比較的高い 129I/I
を持つと結論するには慎重になる必要がある。今後データを蓄積し、確認していく必要がある。 
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(4) リチウム・ホウ素同位体比の適用性検討 

1) 背景と目的 
地下水中で微量元素である Li、B は、以下のような化学的・同位体的特徴を有する (Wunder 

et al., 2005; 2006)ことから、深部流体の起源推定や混合評価を行ううえでその安定同位体比

（δ7Li・δ11B）が注目されている。 
・2 つの安定同位体間の質量差が大きいため、同位体分別の度合いが他の元素より大きい。 
・重い同位体が選択的に岩石から水に移動する。分別の程度は基本的に温度に依存する。 
国内の地下水に対して δ7Li・δ11B を測定した事例では、起源によって特徴的な値を示す可能性が

示唆されている（谷水ほか, 2017; 谷水ほか, 2015; Nishio et al., 2010）ことから、深部流体の起

源推定や混合評価に利用できる可能性がある。しかし測定事例はごく少なく、データの蓄積がほ

とんど進んでいないのが現状であるため、適用性を検討するうえでデータの拡充が求められる。 

昨年度は、紀伊半島で得られた温泉水を対象として試験的に分析を実施し、δ7Li・δ11B とも比較

的大きなバリエーションを示すことを明らかにした。今年度は、紀伊半島の温泉水を中心として

測定数を拡充し、δ7Li・δ11B の分布傾向などについて検討した。 
2) 手法 

平成 30 年度～令和 2 年度に本事業において採水を実施した温泉水・地下水を測定に供した。

測定は株式会社マリン・ワーク・ジャパンに委託し、JAMSTEC 高知コアセンター（高知県南国

市）において、Nishio et al. (2010; 2015)並びに Tanimizu et al. (2018)の手順に従って試料水中

の Li と B を単離し、Thermo Fisher Scientific 社製のマルチコレクター型 ICP 質量分析装置

（MC-ICP-MS）Neptune を用いて Wet Plasma 法により実施された。  
3) 測定結果・考察 

 
図 3.1.3-4 温泉水・地下水サンプルの δ7Li・δ11B 測定結果 

 
 図 3.1.3-4 に、温泉水・地下水試料の δ7Li・δ11B 測定結果を示す。グラフの右上に青の網掛け

で示されているのは、測定に用いた標準試料である海水の同位体比である。δ7Li・δ11B ともに、

天然試料の中では海水が最も大きな同位体比を示し、また世界中どこの海域でサンプリングして

もほぼ同じ値を取ることが知られている (Hoefs, 2018)。 
同図の左下、赤い網掛けで示すシンボルは、有馬温泉の 2 つの源泉（天神源泉・妬源泉）の測
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定結果である。この 2 サンプルの溶存イオン濃度は互いに 10 %程度異なるものの、δ7Li・δ11B に

関してはほぼ同じ値を示す。また、海水や他の測定サンプルと比べて、δ7Li・δ11B ともに著しく

低い値を示すという特徴がある。有馬温泉の水の起源は、種々の先行研究によって、沈み込んだ

フィリピン海プレートに含まれる含水鉱物から脱水した鉱物水（スラブ起源流体）であると考え

られている（例えば、風早ほか, 2014; Kusuda et al. 2014）。 
同図の左上に薄緑色の網掛けで示したのは、日本原子力研究開発機構 幌延深地層研究センタ

ーの調査坑道で採取した地下水及び秋田県及び新潟県の油・ガス井で採取した油田かん水の測定

結果である。これらはいずれも、先行研究によって少なくとも由来の一部が化石海水であること

が推定されている（加藤・梶原, 1986; 加藤ほか, 2000; 核燃料サイクル開発機構, 2005）。 
 図 3.1.3-4 に丸いシンボルで示しているのは、紀伊半島の温泉水サンプルの測定結果である。

紀伊半島の温泉水の水質・同位体・希ガスを総合的に分析した Morikawa et al. (2016) によれば、

紀伊半島では大きな地質構造を区分する複数の構造線に沿って、多くの地点でスラブ起源流体が

上昇・湧出している。ただし、地殻内で生じる脱ガスなどの化学反応や、地表付近での天水によ

る希釈などを受けて、実際に湧出する水の水質はバリエーションに富むことも報告されている。 
紀伊半島の温泉水の一つの特徴として、比較的広い範囲に同位体比がばらつくことが挙げられ

る。スラブ起源流体由来である有馬温泉と同等以上に同位体比が低いもの、化石海水由来の試料

に近い値を取るもの、有馬温泉と海水の中間のような値を示すものなど、様々である。この δ7Li・
δ11B のバリエーションは、複数の起源水が様々な割合で混合している、もしくは起源水の混合以

外のプロセスが影響している可能性を示唆している。 
もう一つの特徴は、δ7Li・δ11B と 3He/4He の関係である。マントル起源の 3He が付加されると

3He/4He の値が高くなることに基づいて、3He/4He はスラブ起源流体に関する議論のツールとし

てしばしば利用されている (Morikawa et al., 2016)。今回 δ7Li・δ11B を測定したサンプルの一部

について、3He/4Heを測定した結果をシンボルの色で示している。測定数は少ないものの、3He/4He

が高いすなわちスラブ起源流体の影響が示唆されるサンプルは、有馬温泉に近い左下に分布する

傾向がある。 
 なお、紀伊半島の温泉水のうち、相対的に高い δ7Li・δ11B を示すサンプルは、和歌山平野周辺

域で湧出しているものが多い（点線で囲んだもの）。これら以外の温泉のほとんどは山間部で湧出

しているのに対し、これらの温泉は海岸付近に立地しているため相対的に海水の影響が大きい可

能性が考えられる。 
4) まとめと今後の展望 

深部流体の起源推定や混合評価に対する Li・B 同位体比の適用性を検討するため、温泉水・地

下水を対象として同位体比の分析を実施した。 
スラブ起源流体・化石海水由来の試料は、現在の海水とは異なる δ7Li・δ11B の値を持つ可能性

があることが示された。また紀伊半島の温泉水について、スラブ起源流体の影響を示唆する高

3He/4He のものが、有馬温泉に近い同位体比を持つ傾向がある可能性が示された。 

今後は、引き続き同位体比データを拡充していくことで、本手法の適用性を検討していく。 

 
(5) 微生物 DNA の適用性の検討 

1) 背景と目的 

微生物は多様な代謝様式を持つことから低温から高温、嫌気から好気、酸性からアルカリ性と

いった様々な環境中に存在する。地下水中には、102 - 108 cells/mL の密度で存在することが明ら

かとなっており、地下圏における微生物の分布は数キロに及ぶと報告されている（例えば、Parkes 
et al., 1994; McMahon and Parnell, 2014）。加えて、近年の遺伝子解析技術の向上により環境中
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に存在する様々な微生物を遺伝子レベルで検出することが可能となっている。微生物の分布には、

周辺環境が深く関係していることを考慮すると、起源水の違いにより地下水中の微生物群集構成

が異なるものと考えられる。深部地下水を対象とした微生物研究例が未だに少ないことから未記

載種が多いことが考えられるものの、スラブ起源水に共通した微生物 DNA が検出されることが

期待される。一方で、122℃の培養条件下で増殖可能な古細菌が見つかっているものの (Takai et 
al., 2008)、スラブ起源水に検出可能なレベルで微生物が含まれているかは定かではない。 
そこで今回、微生物解析用に地下水試料を採取し、採取した地下水中に検出可能なレベルで微

生物が含まれているのか、微生物の数、微生物群集構成を解析することで深部流体の評価項目と

しての微生物 DNA の適用可能性を検討した。また、微生物 DNA の解析結果からスラブ起源水

を特徴づけることができるか検討した。 
2) 微生物解析方法 

 地下水試料は、オートクレーブ滅菌（121℃、20 分）済みの 500 mL パイレックスもしくは、

2L アイボーイに採取し、冷暗状態で実験室へ持ち帰った。微生物数の計数は、Total direct counts 
（TDC; Porter and Feig, 1980）法を用いた。また、微生物群集構成の評価は、16S rRNA 遺伝

子を対象とした次世代シーケンサーiSeq100 を用いた遺伝子解析（Next generation sequencing; 
NGS）を実施した（付録 10 参照）。 
3) 結果と考察 

 図  3.1.3-5 に微生物数の計数結果を、付加体の深部から採取した地下水を対象にした

Matsushita et al. (2016; 2018; 2020) の結果とともに示す。今回分析した 2020C から 2020M ま

での 11 試料における微生物数は、2020K において最も少なく 2.2×103 cells/mL、2020L におい

て最も多く 9.3×105 cells/mL であった。今回得られた結果は、Matsushita et al. (2016; 2018; 
2020)において報告された付加体の深部地下水中の微生物数と同程度のオーダーであった。

2020K に加え 2020H 及び 2020I は 103 オーダーであり、少ない傾向が見られたものの検出可能

なレベルであった。 
遺伝子解析は、2020C、2020D、2020F から 2020M の計 10 試料で実施した。各試料 11 万か

ら 39 万リードが得られ、44 から 56 の門に帰属する結果となった。図 3.1.3-6 に遺伝子解析の結

果を（a）domain レベル、（b）Aechaea を対象とした網レベルで示す。Bacteria の相対存在度

は、64.6 %から 99.2 %に及び、門レベルで Proteobacteria 門、Firmicutes 門、Bacteroidetes 門

が優占していた。主として極限環境下に生息する Archaea の相対存在度は 0.2 %から 17.4 %を占

め、2020F、2020H ではそれぞれ 17.4 %、12.5 %と高い割合を示した。いずれの地点においても

Methanomicrobia 綱（9; 図 3.1.3-6b）、Methanobacteria 綱（8; 図 3.1.3-6b）、Methanococci
綱（7; 図 3.1.3-6b）といった二酸化炭素と水素、あるいはギ酸や酢酸を資化してメタン生成を行

う Archaea が優占していた。また、60 – 90℃、あるいは 90℃以上の環境下で生息し、深海の熱

水鉱床や浅瀬の熱水系から検出される超好熱菌の一種である Archaeoglobi 綱（4; 図 3.1.3-6b）、
Thermococci 綱（3; 図 3.1.3-6b）も検出された。さらに、2020M からは高度好塩性で 2.0M NaCl

以上の環境で生息する Halobacteria 綱（5; 図 3.1.3-6b）が特徴的に検出された。今回対象とし

た地下水の起源は必ずしも明らかではない。しかしながら、2020C、D、F は鹿塩温泉で得られた

ものであり、スラブ起源水が混合しているといわれる冷鉱泉である（Kusuhara et al., 2020）。好

熱菌が検出されたことは、冷鉱泉ではあるが、高温環境を経験していることを示唆している。す

なわち、水質・同位体などの検討による地下水起源の推定と検出された微生物の関係について検

討することで、微生物 DNA から地下水の起源や混合の状態を推定することができる可能性があ

る。 
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図 3.1.3-5 地下水中の微生物数の計数結果 

(Matsushita et al., 2016; 2018; 2020 の結果を含む) 

赤字は 103オーダー、太字は 105オーダー以上を示す 

 

図 3.1.3-6 微生物群集構成解析の結果 

(a) domain レベル、(b) Archaea を対象とした網レベル 

 
4) まとめ 

 今回分析した 2020C から 2020M までの 11 試料における微生物数は、2.2×103 cells/mL から

9.3×105 cells/mL であり、検出可能なレベルで地下水中に微生物が含まれていた。遺伝子解析か

らは、特に極限環境下に生息する Archaea が全体の 0.2 %から 17.4 %を占めており、超好熱菌が

多数検出された。これら微生物の生息環境を考慮すると採取した地下水に高温環境に由来する地

下水が含まれることを微生物 DNA の解析から示唆している。今後の課題として、ケーススタデ

ィを増やし、微生物群集構成の類似性を解析することで、地下水の起源の違いについて検討する

ことができるものと考えられる。 

 
(6) 深部流体判別への適応性について 

今年度の検討結果の深部流体判別への適用性について表 3.1.3-2に整理する。Sr比については、

地下水に溶存する Sr 比単独では判別できないが、貯留層の岩石の Sr 比や、地下水溶存 He の同

位体比などの他のデータと併せて検討することで地下水の起源や混合の状態の把握に有効である。

129I/127I、δ7Li、δ11B、微生物解析については判別手法として有用と考えられるが、事例の蓄積が

必要である。 
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表 3.1.3-2 各検討項目の判別への適用性 

 
 
3.1.4 室内試験 

(1) 背景と目的 

深部流体の水質や同位体比は、降水や海水とは異なった値を示すことが知られている。そのメ

カニズムとして、高温・高圧での水-岩石相互作用が考えられる。地下深部の高温環境で水と岩石

が接している場合、反応速度が上がり、水-岩石間で同位体交換が起こりやすくなるため、水の酸

素同位体比が岩石の酸素同位体比に近づくと考えられている (Truesdell and Hulston, 1980)。ま

た、低温環境でも地質年代的な時間スケールでは、水-岩石相互作用が起こり、酸素同位体比が軽

くなることが知られている (Savin and Epstein, 1970; Fritz and Reardon, 1979; Fritz and 
Frape, 1982)。さらに、圧密時にイオンフィルトレーションによって水素・酸素同位体比の増加

や低下が発生することが Philips and Bently (1987)や Hitchon and Friedman (1969)によって示

されており、高圧かつ海水では水素・酸素同位体比に変化が生じることが、実験的に確認されて

いる (Coplen and Hanshaw, 1973; Hanshaw and Coplen, 1973)。また、理論的にも、圧密時の

イオンフィルトレーション作用によって、Cl 濃度が増加する、あるいは Cl 同位体比が軽くなる

可能性が指摘されている (Philips and Bently, 1987)。実際に、Ocean Drilling Project では、δ

37Cl が-9‰程度まで変化しているものが観測されている (Spivack et al., 2002)。この低下の理論

的な検討も行われている (Agrinier et al., 2019)。さらに、粘土の圧縮あるいは圧密によって、Cl

の同位体比が変化することも確認されている(Campbell, 1985; Strydom et al., 2019)。 
上記のように，深部流体の特徴的な水質や同位体比を説明するために、熱や圧密によるいくつ

かのプロセスが候補となり得るものの、明確な証拠に乏しいのが現状である。特にイオンフィル

トレーションについては、深部流体の形成メカニズムに関する議論で度々取り上げられる

（Philips and Bently, 1987; 村松ほか, 2014 など）ものの、室内実験での検討事例，特に 90 年

代以降の事例は豊富とは言えない状況である。そこで本研究では、圧縮抽水装置（木方ほか, 1999）
を用いて、海水中で堆積した地層中の間隙水の水質・同位体比の圧密に伴う変化を模擬する室内

試験を行った。 

 

検討項目 判別への適用性

87Sr/86Sr あり

・起源の異なる地下水混合の判定が可能。
・地下水貯留層の岩石の持つSr比が必要で、また、混合

する地下水同士で異なる値である必要がある。
・Sr比単独での評価は難しく、He同位体比や水の安定同

位体比などのデータと併せて検討する必要がある。

129I/127I 要追加
データ

・スラブ起源水は有意に129I/127Iが高い可能性があり、化
石海水との判別や混合した場合の混合評価ができる可
能性がある。

・データの蓄積を進めて検証する必要がある。

δ7Li、δ11B 要追加
データ

・変化幅が大きく、ばらつきがみられるが、スラブ起源
水の混合の大小や化石海水との区別がつけられる可能
性がある。

・データの蓄積を進めて検証する必要がある。

微生物解析 要追加
データ

・地下水が高温環境を経験したかどうかの判別が可能と
考えられる。

・データの蓄積を進めて検証する必要がある。
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(2) 実験の概要 

試験は、イオンフィルトレーションを起こしやすいと考えられる粘土を用いた。粘土には、ク

ニピア（モンモリロナイト）とカオリン（カオリナイト）を用いた。これは、電気的に不飽和で

膨潤性が大きいモンモリロナイトと、電気的に中性で膨潤性が小さいカオリナイトを比較するた

めである。今年度は昨年度までの結果から圧縮過程において、イオン濃度や水の安定同位体比の

変化が顕著であったクニピアの圧縮を行った。試験試料は、均一な試料を得るため、市販の海水

をスターラーで攪拌しながら少量ずつ粘土を投入し、液性が失われない程度の固液比とした。初

期の間隙率は、クニピアでは 0.8、カオリンでは 0.71 程度である。 
海水で練り混ぜたクニピアとカオリン各約 200 g を圧縮抽水装置に入れ、圧縮抽水を行った。

圧縮抽水装置は当所の一軸圧縮型の装置を用いた（木方ほか, 1999）。図 3.1.4-1 に示すように、

加圧は油圧シリンダーで実施した。圧縮に伴う排水は、試料上部と下部からシリンジに採取した。

また、圧縮圧力と変位量もあわせて計測した。この得られた試料の水質分析（溶存イオンと同位

体）の分析を実施した。 

 

 
 

図 3.1.4-1 海水を練り混ぜた粘土試料と圧縮抽水試験装置 

 
 
(3) 試験結果 

今年度実施した圧縮抽水でも昨年度の結果とほぼ同じ傾向であったため、ここでは、昨年度得

られた試料について、微量成分の分析と δ7Li、δ11B、δ37Cl の分析を実施した結果を示す。 
カオリンの圧縮抽水結果を図 3.1.4-2 に示す。加圧は 94 日間かけて段階的に 400MPa まで行

い、最終的な間隙率は 11%であった。圧縮圧力の増加に伴って、主要溶存イオンでは K 濃度の減

少と Ca 濃度の増加が見られている。それ以外のものはほぼ一定であった。Br/Cl は一定であり

Br と Cl は同じ挙動を示しているといえる。スラブ起源水の指標とされる Li/Cl や、それと同様

に高温の履歴を受けて高くなるとされる B/Cl は加圧に伴って顕著に増加している。同位体比に

ついては、水素・酸素同位体比、δ7Li、δ11B、δ37Cl ともにはほぼ変化がない。このため、圧縮抽

水過程に伴う変化はほとんどないと考えられる。カオリンでは、主要溶存イオンや同位体では顕
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著な変化が見られなかったものの、抽出水の Li、B の濃度が圧力の増加に伴って上昇する結果が

得られ、共に浸潤させた海水の濃度よりも高い濃度を示している。このことはカオリンから Li や
B が溶出したことを示唆する。載荷圧の増加に伴って Li・B ともに濃度が増加する一方で、同位

体比については、δ7Li は+8.1‰~+9.0‰、δ11B は+7.5‰~+11.7‰で概ね一定であった。この同位

体比は、海水に溶存している Li・B の同位体比（それぞれ+31‰、+40‰）と比べると明らかに低

いことから、カオリナイトから溶出した Li・B の同位体比を保持している可能性がある。カオリ

ナイトの鉱物表面には Li・B などのイオンが吸着されることが室内実験で確かめられており

(Zhang et al. 2021; Palmer et al., 1987) 、また、八面体を構成する Al の一部を Li が置換でき

る可能性も指摘されている（宮脇, 1994）。カオリナイトに含まれるこのような Li・B が圧密によ

って溶出している可能性が考えられる。 
クニピアの結果を図 3.1.4-3 に示す。加圧は 136 日間かけて段階的に 200MPa まで行い、最終

的な間隙率は 41%であった。圧縮圧力の増加に伴って、主要溶存イオンの減少が顕著である。特

に圧縮圧力が 10MPa を超えると、すべての主要溶存イオン濃度が明らかに低下する。Li はほぼ

一定なのに対して、B は増加傾向にあった。Br/Cl と Li/Cl は一定であるが、B/Cl は増加が顕著

である。同位体比については、水素・酸素同位体比が減少傾向、δ7Li と δ11B は減少傾向、δ37Cl
は変化がない。 
クニピアはカオリンと異なり、圧縮圧力の増加に伴う溶存イオンや同位体比の変化が顕著であ

った。これは、モンモリロナイトの鉱物表面がマイナスに帯電している影響と考えられる。モン

モリロナイト表面は、いわゆる拡散二重層を形成し、中性付近の pH ではマイナスに帯電してお

り、マイナスイオンの排斥が行われる。このため、マイナスイオンは、大きな空隙部分に集中し、

圧縮の初期段階に優先的に排出されることで海水よりも高い Cl が観測されるものと考えられる。

一方で、δ37Cl には圧縮圧力に伴う変化が見られなかった。Strydom et al. (2019) ではスメクタ

イトに海水を含浸させて本研究と類似した条件で圧縮実験を行っている。その結果では δ37Cl は

圧力と共に有意に減少する結果が得られている。わずかな条件の違いが影響している可能性があ

ると考えられるが原因の特定には至っていない。 
Li 濃度は 100~120 µg/L 程度で比較的一定であるのに対し、B 濃度は載荷圧の上昇に伴う増加

が認められた。同位体比については、δ7Li・δ11B ともに大まかには低圧で高く、高圧で低いとい

う傾向が見られた。You et al. (1993; 1995) の ODP の海底堆積物コアの間隙水測定によれば、海

底下深度 500~1000 m にかけて、深度の増加に伴って大まかに Li・B 濃度の増加と δ7Li・δ11B の

減少が認められており、その要因の一つとして、スメクタイト―イライト相転移に伴う脱水の可

能性が挙げられている。今回の実験試料の同位体比変化は、You et al. (1993; 1995) で示された

天然環境での傾向と定性的に合致しているが、メカニズムについては現時点では不明である。 
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図 3.1.4-2 カオリンの圧縮に伴う溶存元素濃度と同位体の変化 

 
 
  

0.1 1 10 100 1000

0

5000

10000

15000

20000

25000

 Cl（mg/L)

 δ37Cl

圧縮圧力 (MPa)

C
l（

m
g/

L
)

-1.5

-1.0

-0.5

0.0

0.5

1.0

δ
3
7 C

l 
(‰

)

0.1 1 10 100 1000

0

1000

2000

3000

4000

5000

 Li
 δ7Li

採水時載荷圧 (MPa)

L
i 
(μ

g/
L
)

0

6

12

18

24

30

δ
7
L
i 
(‰

)

0.1 1 10 100 1000

0

50

100

150

200

 B
 δ11B

採水時載荷圧 (MPa)

B
 (

m
g/

L
)

0.0

7.5

15.0

22.5

30.0

δ
1
1 B

 (
‰

)

0.1 1 10 100 1000

-10

-5

0

5

10

 δD
 δ18O

圧縮圧力 (MPa)

δ
D

 (
‰

)

-2.0

-1.5

-1.0

-0.5

0.0

0.5

1.0

1.5

2.0

 δ
1
8
O

 (
‰

)

0.1 1 10 100 1000

0

5000

10000

15000

20000

 Na（mg/L)
 K（mg/L)
 Mg（mg/L)
 Ca（mg/L)

載荷圧 (MPa)

Na K Mg Ca

0

100

200

300

400

0

500

1000

1500

2000

0

250

500

750

1000

0.1 1 10 100 1000

0

5000

10000

15000

20000

25000

 Cl（mg/L)
 Br（mg/L)
 NO3（mg/L)
 SO4（mg/L)

載荷圧 (MPa)

Cl Br NO3 SO4

0

20

40

60

80

100

0

50

100

150

200

250

0

1000

2000

3000

4000

5000

0.1 1 10 100 1000

0

50

100

150

200

250

 時間
 累積採水量

載荷圧 (MPa)

時
間

 (
日

)

0

25

50

75

100

125

 累
積

採
水

量
 (

m
l)

0.1 1 10 100 1000

0

1x10-3

2x10-3

3x10-3

4x10-3

5x10-3

 Br/Cl (wt)
 Li/Cl (wt)
 B/Cl (wt)

採水時載荷圧 (MPa)

0.0

5.0x10-5

1.0x10-4

1.5x10-4

2.0x10-4

2.5x10-4

0

2x10-3

4x10-3

6x10-3

8x10-3

1x10-2

(1)時間および採水量 (2)水の安定同位体

(3)主要陽イオン (4)主要陰イオン

(5)Li濃度とδ7Li (6) B濃度とδ11B

(7)Cl濃度とδ37Clとの関係 (8)イオン比



54 

 
図 3.1.4-3 クニピアの圧縮に伴う溶存元素濃度と同位体の変化 
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(4) 室内試験のまとめ 

カオリン、クニピアを海水に浸潤させたのち圧縮抽水を行い、採水試料の分析と考察を行った。

カオリンについてはほとんどの溶存元素、同位体比に大きな変化はなかったが、Li、B 濃度に大

きな変化があり、δ7Li、δ11B は海水とは異なる値を示した。カオリンにもとから吸着などしてい

た Li、B が影響したと考えられる。 
クニピアについては多くの溶存元素や同位体に大きな変化が見られた。モンモリロナイト表面

の荷電の影響が表れていると考えられた。また、カオリンで Li、B の増加が見られたがクニピア

では B のみが増加していた。また、クニピアにおいて Cl 濃度が大きく変化している一方で、δ37Cl
の変化は見られなかった。 
カオリン、クニピアの Li、B の濃度・同位体比の変化やクニピアにおいて δ37Cl の変化が見ら

れない原因は不明である。今後検討を進める。 

 

3.1.5 まとめと今後の展望 

今年度は深部流体の移動・流入プロセスの類型化、深部流体を判別し得る物質の調査並びに粘

土鉱物の圧縮抽水試験による水質形成メカニズムの検討を行った。 
深部流体の移動・流入プロセスの類型化においては、既存の文献情報に基づき、水理地質構造、

地下水流動、水質形成のプロセスなどの違いを考慮して、それらの特徴と影響の広がりを概念モ

デルとして整理した。その結果、移動・流入プロセスは７つの型に類型化することができた。 
スラブ起源水の判別指標となり得る元素・同位体などの調査においては、Sr 安定同位体比、

129I/127I、δ7Li、δ11B、微生物 DNA についての検討を行った。Sr 安定同位体比については、He 同

位体比などの指標と比較検討することで地下水の起源や混合に関する情報が得られる見通しを得

たが、他の項目は事例の蓄積が必要である。 
室内実験においては、海水を浸潤させた粘土鉱物の圧縮抽水を行った。カオリンについてはほ

とんどの溶存元素、同位体比に大きな変化はなかったが、Li、B 濃度に大きな変化があり、δ7Li、
δ11B は海水とは異なる値を示した。カオリンにもとから吸着などしていた Li、B が影響したと考

えられる。クニピアについては多くの溶存元素や同位体に大きな変化が見られた。モンモリロナ

イト表面の荷電の影響が表れていると考えられた。また、カオリンで Li、B の増加が見られたが

クニピアでは B のみが増加していた。また、クニピアにおいて Cl 濃度が大きく変化している一

方で、δ37Cl の変化は見られなかった。現象解明には引き続き検討が必要である。 
今後は、類型化で取り纏めた水理地質構造と移動・流入プロセスを考慮しつつ、現場採水のデ

ータを蓄積し水質判別方法の高度化、水質形成メカニズムの検討を行い、深部流体の水質による

判別、混合評価法について取りまとめる予定である。 
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3.2 深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積 

3.2.1 背景と目的 

沈み込むスラブやマントルを起源として地表付近に上昇する深部流体は、pH が低く炭酸化学

種が高濃度に含まれるなどの特徴があり、温度が高い場合には熱環境への影響も懸念される。こ

れらが流入する範囲では地質環境として好ましくない熱環境や化学場が生成される可能性があり、

概要調査などにおいてその影響を排除することが望ましい（地層処分技術 WG, 2014）。「地層処

分研究開発に関する全体計画（平成 30 年度-平成 34 年度）」（地層処分研究開発調整会議, 2018）
では、深部流体としてこのようなスラブの脱水を起源とする流体の他に、古海水などを起源とす

る長期停滞水についても言及されているが、3.2 節及び 3.3 節で述べる研究開発では、特にスラ

ブ起源の深部流体に着目した。 
わが国には、常磐地域、能登半島、新潟平野、紀伊半島、有馬地域など、非火山地帯にもかか

わらず高温の温泉が湧出している地域がいくつか存在する（産業技術総合研究所, 2004）。これら

を事例対象として、熱水活動の熱的変遷や影響範囲などに関する知見を拡充することは、現状で

はその性状や活動性に係る知見に乏しい深部流体の流入が地層処分システムへ及ぼす熱的影響を

評価するうえで有用な知見となると考えられる。そこで本事業では、深部流体の流入が高温の温

泉の湧出などに関与していると指摘されている紀伊半島や有馬地域を事例として地質学的手法

（流体包有物、鉱物組成などに基づく地質温度計）及び熱年代学的手法（FT 法、(U-Th)/He 法な

ど）を適用することで、これらの熱水活動の活動継続期間や、過去に流入した深部流体の温度に

係る知見を提示することを目標とする。 
昨年度までの本事業では、紀伊半島を事例対象とした。和歌山県田辺市本宮町平治川の熱水脈

露頭から採取した岩石試料を用いて、流体包有物の均質化温度測定と、FT 法や(U-Th)/He 法など

による熱年代解析を実施した。3 か所の熱水脈露頭のうち 2 か所では、初生包有物の均質化温度

が約 150℃と 200℃と推定された。一方、熱年代解析の結果では、いずれの熱水脈露頭でも、周

囲の母岩からは系統的な熱異常は検出できなかった。この原因としては、熱水活動時期が古かっ

たためその後の隆起・侵食で年代が上書きされた、熱水活動時期は最近であるが到達温度が低い

か継続期間が短いため熱年代では検出できなかった、という 2 つの可能性が考えられる。バック

グラウンドの隆起・侵食速度が遅い地域で、本研究と同様の方法論による検討事例を増やすこと

により、どちらのシナリオがより有力か検証できる可能性がある。 
今年度は、以上の結果を踏まえて、有馬地域を事例対象に選定した。これにより、本アプロー

チによる検討事例を蓄積するとともに、隆起・侵食速度が遅い地域における事例を通じて、スラ

ブ起源の流体活動の熱的特徴をより詳細に推定することを目的とする。有馬地域は、有馬型温泉

（例えば、松葉谷ほか，1974）の呼称にみられるように、日本における非天水起源、非火山性の

温泉の代表として多くの研究がなされてきた。有馬地域では、火山フロントから数 10 km 以上離

れているにも関わらず、約 9,000 L/min の温泉が湧出しており、その中には 90℃を超える高温泉

や、海水の 2 倍以上に達する高濃度の NaCl を含む高塩化物泉が含まれている（西村ほか, 2006; 

益田, 2011）。近年では、熱水や温泉ガスの地球化学的特徴や、地球物理探査により明らかにされ

た地下深部の構造などを基に、フィリピン海スラブの脱水が熱水供給源である可能性が示唆され

ている（例えば、西村ほか，2006; 益田，2011; Kusuda et al., 2014）。なお、有馬地域周辺の六

甲山地や三田盆地で報告されているアパタイト FT 年代は、おおむね白亜紀末から古第三紀の値

を示している（田結庄，2001；末岡ほか，2010）。すなわち、第四紀以降の六甲変動（藤田, 1968）
を除けば、新生代を通じてテクトニックには静穏な地域だったと推定されている（末岡ほか，

2010）。 
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3.2.2 有馬地域における事例 

 地形・地質概要 

事例対象である有馬地域は、兵庫県神戸市と西宮市の境界付近に位置している（図 3.2.2-1）。
有馬地域には、ほぼ東西走向の高角横ずれ断層である有馬-高槻断層帯が分布しており、その南側

には白亜紀後期の六甲花崗岩、北側には同時代の流紋岩質の溶結凝灰岩や凝灰角礫岩などからな

る有馬層群が分布する（藤田・笠間, 1982）。有馬-高槻断層帯は、平均変位速度が最大 1.5 mm/yr
に達する高角の右横ずれ断層で（寒川, 1978）、最新活動は 1596 年慶長伏見地震だと考えられて

いる（寒川ほか，1996）。有馬-高槻断層帯は熱水の移行経路としても作用しており、六甲断層、

射場山断層、湯槽谷断層に沿って、熱水変質岩の分布が報告されている（歌田, 2003）。また、六

甲断層沿いでは、白水峡、蓬莱峡など、熱水変質岩からなるバッドランド地形が分布する（例え

ば、Mitchell et al., 2011; Manaka et al., 2020）。 

図 3.2.2-1 試料採取地点位置図 

基図は 1/20万日本シームレス地質図と地理院地図。赤線は活断層トレース（中田・今泉, 2002）。 

 
 露頭記載及び試料採取 

 試料の採取は、兵庫県西宮市山口町で実施した。対象とした露頭は白水峡から西方に約 100 m
にあり（図 3.2.2-1）、Mitchell et al. (2011)の Fig. 4 及び Fig. 8a で紹介されている地点である。

このうち、Fig. 4 の露頭は、六甲断層本体の破砕帯が露出していると考えられている。以下では、

有馬温泉・白水峡 

神戸 

西宮 

六甲山地 

白水峡 

有馬温泉 

調査地点 
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有馬-高槻断層帯 
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Fig. 4 の露頭を AF 露頭、Fig. 8a の露頭を F 露頭と呼称する。本地点の露頭は、概して全体が熱

水による変質・風化を被っている。花崗岩の節理方向に沿って、熱水起源と考えられるスメクタ

イト脈が随所に分布するが、いずれも数 mm 幅であった。すなわち、断層などの特定の経路を通

じて熱水が移行したというよりは、花崗岩の粒界を通じて熱水が拡散しているように見える。こ

れは、紀伊半島の本宮で見られた、幅数十 cm の熱水変質帯が、四万十帯の割れ目分布とは不調

和に貫入していた露頭状況（Sueoka et al., 2020）とは様相を異にしており、同じスラブ起源の

熱水活動でも地域によって移行経路や熱的影響には多様性があることが示唆される。本研究では、

熱水活動が断層近傍を中心に起こっているのか、露頭全体で均質に起こっているのかを、熱年代

学の手法を用いて、熱的影響の観点から定量的に評価する。すなわち、断層の近傍と遠方におい

て、熱水活動による熱影響を評価し、その空間分布を基に熱水活動の空間的均質性と、その熱的

影響について検討する。 

 F 露頭は、風化・変質した六甲花崗岩からなり、南北約 20 m、高さ約 10 m に渡って露出する。

全体的に波状を呈する節理が網目状に分布する。粘土薄層を伴う節理は連続性が良い傾向があり、

間隔は数 m である。主要な断層は 1 条で、走向傾斜は N49°W68°N でほぼ水平な条線がみられ

る。この断層に沿って幅 5～10 cm 程度で暗灰色半固結状の粘土層が連続的に分布する。この上

盤側（北側）には、20 cm 程度で連続的な面構造発達ゾーンが見られ、花崗岩の組織が変形して

おり、断層運動の影響が及んでいる。この面構造発達ゾーンには網目状の粘土細脈が発達し、熱

水変質帯となっている。さらに上盤側には花崗岩の組織を残し、変質した花崗岩が分布する。上

盤側の変質花崗岩中には最大幅 1 cm 程度で断層と斜交する粘土脈が見られ、この脈と断層との

切断関係は、粘土脈形成は断層沿いに暗灰色半固結状粘土層が形成された時代より古く、断層沿

いの面構造発達ゾーンが形成された時代より新しいことを示す。 
 F 露頭では、断層近傍で 5 試料、断層の遠方で 1 試料の計 6 試料を採取した（表 3.2.2-1）。う

ち 3 試料は、断層上盤側の白色の熱水変質帯を、断層面から 5 cm 間隔で採取した。これにより、

断層面からの距離と熱年代の若返りとの関係を検討する。加えて、熱水変質帯の内外での比較の

ため、熱水変質帯より外側の褐色の変質花崗岩から 1 試料（HKS20-F(>20)）、断層下盤側の断層

直近 5 cm 幅から 1 試料（HKS20-FW）を採取した。また、断層面から直線距離で数 m 離れた地

点でも 1 試料（HSK20-HR）を採取した。 
AF 露頭は、F 露頭の北側斜面上部に位置し、東西方向に 10 m 以下、幅数 m 程度の規模であ

るが、中軸部は崩土や植生に覆われている。南側には六甲花崗岩、北側には有馬層群の流紋岩が

分布し、その境界に走向 N80°～90°W、傾斜がほぼ鉛直の断層が見られる。断層は未固結の断層

ガウジを伴い、南から順に幅 5～10 cm で波状を呈しつつも連続性の良い褐色ガウジ層、幅 5 cm
以下でレンズ状に膨縮しやや連続性の悪い黒色ガウジ層、幅 10 cm 以下で膨縮が激しく尖滅する

灰色ガウジ層が分布する。褐色ガウジ層と黒色ガウジ層の接触部では両者がレンズ状に取り込み

あっている。黒色ガウジと同等の物は、褐色ガウジ層の南側に一部レンズ状に分布する。これら

の産状は、黒色ガウジ層と褐色ガウジ層は共通の形成年代を持ち、褐色ガウジ層の連続性からみ

て、褐色ガウジ層が相対的に新期の活動面を含むことを示す。これらの、幅 30 cm ほどの断層ガ

ウジ部分からから南側約 2 m まで、原岩の組織は失われており、灰白色部の中に、径 50 cm 程度

の褐色の流紋岩起源の断層角礫がブロック状に分布する。この灰白色部の南側境界には幅 20 cm
程度で膨縮した粘土化の進んだ脆弱部が見られる。この脆弱部から幅 30 cm 程度の断層ガウジの

積層が見られる幅 2 m あまりの領域を部分までを、断層と見なすことができる。その南側の花崗

岩は原岩組織を残すが、断層に近いほど変質、風化が進んでいる。断層の北側は幅 50 cm にわた

って断層角礫が認められ、基質や岩片の含有量の違いによる色調から 2 層に分かれる。断層角礫

は変質し、露頭では固結している。この北側には割れ目の密集で特徴づけられる固結したカタク
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レーサイトとなっており、原岩の層構造やレンズ状岩片がさらに引き延ばされた層状構造が認め

られるとともに変質している。さらに北側は断層と斜交する原岩の層構造及びこの層構造に平行

なカタクレーサイト化が進んだ領域が認められ、変質している。これらの露頭状況は、断層活動

が、カタクレーサイト化が生じる地下深部に位置した時代に開始され、花崗岩と流紋岩の混在化

及び熱水変質を伴いながら進行し、比較的新しい時代に断層角礫や断層ガウジを形成した前後に

も、断層角礫を固結させるような熱水活動があったことを示す。 
 AF 露頭では、ガウジ中から計 3 試料を採取した（表 3.2.2-1）。便宜的に南側の褐色ガウジ層

の試料名は(0-5)と表記し、順次北側に(5-10)、(10-15)としており、この数値は cm 単位の距離に

相当している。 

 
表 3.2.2-1 採取試料リスト 

露頭 試料 岩型 断層面からの距離 

F HKS20-F (0-5) 六甲花崗岩（変質） 0~5 cm 

 HKS20-F (5-10) 六甲花崗岩（変質） 5~10 cm 

 HKS20-F (10-15) 六甲花崗岩（変質） 10~15 cm 

 HKS20-F (>20) 六甲花崗岩（変質） >20 cm 

 HKS20-FW (0-5) 六甲花崗岩（変質） 0~5 cm 

 HKS20-HR 六甲花崗岩（変質） >500 cm 

AF HKS20-AF (0-5) 褐色ガウジ - 

 HKS20-AF (5-10) 黒色ガウジ -  
HKS20-AF (10-15) 灰色ガウジ - 

 
 鉱物分離 

熱年代測定用の 9 試料について鉱物分離を実施した。分離の対象鉱物はアパタイトとジルコン

である。鉱物分離は、株式会社京都フィッション・トラックに依頼した。岩石試料は粉砕、ふる

い掛けの後、重液や磁石を用いて対象鉱物を濃集した。鉱物分離結果は表 3.2.2-2 の通りである。

各試料を母岩重量で約 0.2 kg 処理したところ、ジルコンについては、全 9 試料中 8 試料から数

100 粒子以上が得られた。したがって、処理量を数倍に増やせば、熱年代解析に十分な量の粒子

数（>~1,000 個）は取得できる見込みである。一方、アパタイトについては、HKS20-HR 以外は

0~50 粒子と含有量は極めて少なく、増量処理を実施しても、十分量の粒子数の取得は困難と判断

される。 
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表 3.2.2-2 鉱物分離結果 

# 試料名 

母岩 

処理量 

（kg） 

分離結果 

アパタイト粒子数 

（個） 

ジルコン粒子数 

（個） 
その他の重鉱物 

1 HKS20-F (0-5) 0.20 2~3  300 蛍石 

2 HKS20-F (5-10) 0.20   0  300 パイライト 

3 HKS20-F (10-15) 0.20   0  400 パイライト 

4 HKS20-F (>20) 0.20   0  200 蛍石 

5 HKS20-FW (0-5) 0.20  50   35 蛍石、白色粒子 

6 HKS20-HR 0.20 300  300 蛍石 

7 HKS20-AF (0-5) 0.20  10  500 - 

8 HKS20-AF (5-10) 0.20  15 1000 - 

9 HKS20-AF (10-15) 0.20  10  800 - 

 
3.2.3 まとめ 

深部流体起源の熱水活動の温度や滞留時間などの検討を目的として、有馬温泉から近い兵庫県

西宮市の岩石試料を採取した。岩石試料は、熱水の移行経路となっている可能性がある断層から

の距離に応じて採取した。採取した試料を予察的に鉱物分離したところ、アパタイトは含有量が

乏しかったが、ジルコンについては処理量の増加により、解析に必要な量の粒子数が確保できる

見込みである。今後、これらのジルコンを主な対象として、FT 法や(U-Th)/He 法といった熱年代

学的手法の分析を進めることにより、深部流体の流入に伴う熱的影響に関する知見が得られるこ

とが期待される。 
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3.3 深部流体の移動経路に関する検討 

3.3.1 背景と目的 

 地質環境に期待される閉じ込め機能の喪失につながる事象の一つが、深部流体の流入である（地

層処分技術 WG, 2014）。その流入の可能性や地質環境への影響を適切に評価するためには、深部

流体の化学的・熱的特徴だけでなく、流入の経路となり得る地質環境の特性に関する知見を得て

おくことが重要である。 
 地殻深部からの流体移動経路が断層やクラックの性状に起因すると考えた場合、それを知るた

めに有効な手法の一つとして、S 波スプリッティング解析を挙げることができる。震源から放射

された S 波は、地殻内に存在する異方性媒質に入射すると、振動方向によって異なる速度で伝播

する S 波偏向異方性と呼ばれる性質を示すため、互いに直交し、異なる速度で伝播する 2 つの波

に分裂するというスプリッティング現象が生じる。観測点に速い S 波が到達してから遅い S 波が

到達するまでの時間差（dt）は、クラック密度やクラックの配列方向に対する S 波の入射角に依

存するため（例えば、Mizuno et al., 2001）、クラックがより高密度に分布し、流体の移動経路と

なり得る可能性が高い領域ほど dt の値は大きくなると考えられる。また、速い S 波の振動方向

（φ）はクラックの定向配列する方向（クラックの長軸方向）に平行な方向を向くことが知られて

いる（金嶋, 1991）。 
 そこで本事業では、非火山地域でありながら深部流体の流入が高温の温泉の湧出などに関与し

ていると指摘されている本宮地域を含む紀伊半島を事例対象として、S 波スプリッティング解析

による地殻内クラック性状に係る検討を実施してきた。今年度は、紀伊半島と同様に非火山地域

の高温泉が分布する有馬温泉地域を対象として、検討事例の増加に着手した。また、今年度の S
波スプリッティング解析にあたり、プログラムの更新を行ったため、紀伊半島全体並びに本宮地
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域についても再解析を実施した。 
 また、地下深部の流体移動経路に関する知見と地表付近数 km の流体移動経路を関連づけ、地

表付近への深部流体流入の具体的可能性を検討するためには、実際の地表付近の割れ目の性状と

湧水などとの関係に関する知見を得ておく必要がある。そこで、本宮地域を事例対象として、地

表でみられる割れ目分布の評価手法の検討と湧水（温泉湧出）との関係に関する検討にも着手し

た。 

 
3.3.2  S 波スプリッティング解析 

(1) 有馬地域 

図 3.3.2-1 に有馬温泉とその周辺に分布する地震観測点及び解析に用いた地震の震央分布を示

す。解析の対象とした観測点は、防災科学技術研究所の高感度地震観測網（Hi-net）、京都大学防

災研究所（DPRI）、気象庁（JMA）及び産業技術総合研究所（AIST）が運用する 12 点である。

また、解析に用いた地震は、2004 年 4 月から 2019 年 4 月末までの 15 年間に有馬温泉とその周

辺の深さ 30 km 以浅に発生した Mj1.5～3.5 の地震であり、これらの連続波形データを解析に使

用した。なお、S 波が地表面に入射した際に生じる P 波への変換波のために、S 波到達時の位相

が乱される可能性（Booth and Crampin, 1985）を避けるため、鉛直下向きから測った各観測点

への入射角が 35°以内となる震源と観測点の組み合わせのみを解析の対象とした。入射角の計算

には、Nakajima and Hasegawa (2007)による西南日本の三次元 S 波速度構造から推定した、各

観測点の位置における 1 次元 S 波速度構造を用いた。本事業では、Silver and Chan (1991)によ

る手法を用いて、速い S 波の振動方向（φ）及び各観測点に速い S 波が到達してから遅い S 波が

到達するまでの時間差（dt）の推定を行った。なお、Hi-net の観測点に関しては、ボアホール底

に設置された地震計の設置方位が必ずしも正確ではないという問題が明らかにされている（汐見

ほか, 2003；汐見, 2013）。地震計の設置方位は φ の推定に重大な影響を及ぼすため、Hi-net の観

測点については、地震計の設置方位の較正を行った上で φ の推定を行った。なお、この較正作業

は後述する紀伊半島広域、本宮地域、4.3.2 項に述べる 2011 年福島県浜通り地域の地震に伴う湧

水発生域及び 4.3.3 項に述べる松代群発地震に伴う湧水発生域を対象とした S 波スプリッティン

グ解析の全ての地域に対して行った。 
図 3.3.2-2 は、ローズダイヤグラムを用いて、各観測点における φ の分布を示したものである。

ローズダイヤグラムの延びる方向が φ の方位を表し、その長さは観測されたデータの数を表して

いる。ここではより精度の高い結果に基づく議論を行うため、解析に用いる地震波形のタイムウ

ィンドウ内において、速い S 波の振動方向に平行な φ 方向成分とそれに直交する φ+90°方向成

分の相関係数を計算し、相関係数の絶対値が 0.9 以上の値を示すデータのみをローズダイヤグラ

ムの図示に使用した。Hi-net の大阪観測点（N.OSKH）、此花観測点（N.KNHH）及び気象庁の

三木観測点（MIKI）については、相関係数の絶対値が 0.9 以上の値を示すデータが存在しないた

め、ローズダイヤグラムは図示していない。 

これによると、有馬温泉より西側に位置する Hi-net の東条観測点（N.TJOH）、京都大学防災

研究所の六甲観測点（DP.RKO2）、富島観測点（DP.TOS1）及び気象庁の淡路島長澤観測点

（AWJNGS）では、φ の方位はほぼ東西に近い方向を向いている。また、解析領域の最も東側に

位置する京都大学防災研究所の阿武山観測点（DP.ABU）においても、これらの観測点と同様、

東西方向に近い φ を示す。この方向は地震のメカニズム解データを用いて推定された最大水平圧

縮応力 SHmax の方向（伊藤, 1990）にほぼ平行であることから、これらの観測点の近傍において

は、広域的な応力場に起因して生じた開口クラックの存在が S 波偏向異方性の原因となっている

と考えられる。 
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これに対し、産業技術総合研究所の天王寺観測点（GS.TNN）においては、上述の観測点の場

合とは大きく異なり、φ の方位は南北方向を向いている。この方向は、微小地震のメカニズム解

データを用いて推定された最大水平圧縮応力 SHmaxの方向（Matsushita and Imanishi, 2015）と

は明らかに直交しており、広域的な応力場に起因して生じた開口クラックの存在が S 波偏向異方

性の原因となっているとは考えにくい。一方、この観測点はほぼ南北方向に延びる上町断層帯の

ごく近傍に位置することから、上町断層帯の存在が S 波偏向異方性の原因となっている可能性が

ある。 
最後に、有馬‐高槻断層帯に沿う領域の φ の分布を見ると、産業技術総合研究所の宝塚観測点

（GS.TKZ）においては、φ の方位は北東‐南西方向を向いている。この方向は、六甲断層系の走

向に近い。一方、その北側に位置する猪名川観測点（GS.ING）においては、φ の方位はこれに直

交する北西‐南東方向を向いている。これらの特徴は、1996 年 7 月中旬から 1997 年 12 月末ま

での期間に発生した地震を用いて S 波スプリッティング解析を行った Mizuno et al. (2001)によ

る結果と非常によく一致する。このことから、産業技術総合研究所の宝塚観測点（GS.TKZ）及び

猪名川観測点（GS.ING）の周辺においては、北東‐南西方向を向くクラックとそれに直交する北

西‐南東方向を向くクラックが交差する領域が存在し、沈み込むフィリピン海スラブからの深部

流体の上昇経路となっている可能性も考えられる。 
図 3.3.2-3 は、各観測点に速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の

分布を示す。これを見ると、いずれの観測点においても 0.1 秒未満の値を示しており、有馬温泉

への深部流体の上昇経路と考えられている有馬‐高槻断層帯（Morikawa et al., 2005）に沿う地

域において dt の値が特に大きな値を示すといった特徴は見られない。これに関しては、マグニチ

ュードの下限を小さくするなど、解析に用いる地震の数を大幅に増加させれば見えてくる可能性

もあるが、今後の課題である。 

 

 

図 3.3.2-1 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 

丸印の色は震源の深さ（km）を表す。赤の実線は、活断層の位置（活断層研究会編, 1991）を

示す。星印は、有馬温泉の位置を示す。 
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図 3.3.2-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 

 

 

 

図 3.3.2-3 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 

丸印は解析に用いた地震の震源の位置を示し、震源と観測点を結ぶ線分は、震源から観測点へ

と至る地震波の波線経路を表す。波線経路の色は、dt の値を示す。 
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(2) 紀伊半島広域 

図 3.3.2-4 に紀伊半島に分布する地震観測点及び解析に用いた地震の震央分布を示す。解析の

対象とした観測点は、防災科学技術研究所の高感度地震観測網（Hi-net）、東京大学地震研究所

（ERI）、気象庁（JMA）及び産業技術総合研究所（AIST）が運用する 47 点である。昨年度の解

析では、解析に用いる地震の発生期間を 2004 年 4 月から 2006 年 3 月末までの 2 年間としたが、

今年度の解析では、解析に用いる地震の発生期間を 2004 年 4 月から 2009 年 3 月末までの 5 年

間へと大幅に延長し、地震波形データの拡充を図った。地震の規模を示すマグニチュードの範囲

は Mj1.5～3.5 であり、これらの連続波形データを解析に使用した。 
図 3.3.2-5 は、ローズダイヤグラムを用いて、各観測点における φ の分布を示したものである。

以下では、地殻内の S 波偏向異方性に見られる特徴にターゲットを絞り、深さが 30 km 以浅の

地震を用いて得られた結果のみを示す。大阪府北部、奈良県北部及び中部に位置する地震観測点

については、速い S 波の振動方向に平行な φ 方向成分とそれに直交する φ+90°方向成分の相関

係数の絶対値が 0.9 以上の値を示すデータが存在しないため、ローズダイヤグラムは図示してい

ない。 
これによると、例えば、Hi-net の上富田観測点（N.KTDH）及びすさみ観測点（N.SSMH）の

ように、和歌山県南東部に位置する観測点においては、概ね Saiga et al. (2011)による推定結果

と同様、φ の方位は西北西‐東南東ないし北西‐南東方向を向いている。この方向は、P 波初動

極性データに基づく応力インバージョン解析により推定された最大水平圧縮応力 σhmax の向き

（Saiga et al., 2011）とも調和的である。このことから、これらの観測点の近傍については、広

域的な応力場に起因して生じた開口クラックの存在がS波偏向異方性の原因となっていると考え

られる。また、Hi-net の広川観測点（N.HRKH）、東京大学地震研究所の甲斐川観測点（E.KKW）

及び気象庁の和歌山南部川観測点（MINABE）のように、和歌山県中部に位置する観測点におい

ては、Saiga et al. (2011)による推定結果と同様、φ の方位はほぼ東西方向を向いている。この方

向は、Saiga et al. (2011)が推定した最大水平圧縮応力 σhmaxの向きとも調和的である。さらに、

この結果は、深部低周波微動の発生域の直上で稠密臨時地震観測を実施し、それにより取得され

た地震波形データを用いて S 波スプリッティング解析を行った Saiga et al. (2013)による結果と

も非常によく一致している。 
それに対し、奈良県南西部に位置する Hi-net の十津川西観測点（N.TKWH）においては、Saiga 

et al. (2011)及び Saiga et al. (2013)による推定結果がどちらも東北東‐西南西方向の φ を示すの

に対し、本研究による結果では、φ の方位は東北東‐西南西方向と北西‐南東方向の異なる 2 つ

の方向に求められている。このことから、この観測点の近傍においては、クラックは異なる 2 つ

の方向に卓越している可能性が考えられる。最後に、東京大学地震研究所の本宮観測点（E.HGU）

においては、φ の方位は、Saiga et al. (2011)による推定結果とほぼ一致し、北北西‐南南東方向

を向いている。しかし、本宮観測点周辺の地殻応力場については必ずしも明らかではないため、

本宮観測点におけるS波偏向異方性の原因が広域的な応力場に起因して生じた開口クラックの存

在によるものと判断を下すことは難しい。なお、φ の方位は、地殻内におけるクラックの卓越方

位のみならず、地質構造の方向にも依存する（例えば、Kaneshima, 1990; Savage, 1999）。紀伊

半島では、熊野酸性岩類が分布する紀伊半島南東部を除いて主に四万十帯が分布しており、地質

構造は概ね東西方向に卓越するが、北向きに 30°から 40°の角度で緩く傾斜することが明らか

にされている（Ito et al., 2009）。したがって、本研究や Saiga et al. (2011)で用いられた地震波

の観測点への入射角の範囲では、φ の方位への影響は十分に小さいと考えられる（Saiga et al., 
2011）。 
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図 3.3.2-6 は、速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布を示す。

これによると、多くの観測点では 0.1 秒を下回る値を示すが、中には暖色系の色で表されている

ように、0.2 秒を超える dt を示すものも存在する。湯の峰温泉及び川湯温泉といった高温の温泉

が湧出する本宮地域（E.HGU）においては、東側ないし南東側の地域に比べ、北西側の地域の方

が dt の値がやや大きいという特徴が認められる。このことは、本宮地域より西側に低比抵抗体の

存在が推定されていること（Umeda et al., 2006）に調和的である。しかし、dt の分布に基づき、

温泉水の湧出経路（上昇経路）となっている範囲を特定するにはまだデータが不足している。こ

のため、次節に示すように、本宮地域とその周辺にターゲットを絞り、さらに詳細な解析を行っ

た。 

 

 

図 3.3.2-4 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 

丸印の色は震源の深さ（km）を表す。橙色のコンターはフィリピン海スラブ上面の深さ（km）

分布（Hirose et al., 2008）を示す。 
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図 3.3.2-5 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 

 灰色及び赤色のバーは、それぞれ Saiga et al.（2011）及び Saiga et al. (2013)による速い S 波

の振動方向を示す。緑色のバーは P 波初動極性データに基づく応力インバージョン解析による最

大水平圧縮応力の方位（Saiga et al., 2011）、水色のバーは坑井での応力測定による最大水平圧縮

応力の方位（池田ほか, 2001; 大坪ほか, 2009）を示す。 
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図 3.3.2-6 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 

 
(3) 本宮 

図 3.3.2-7 に和歌山県田辺市本宮町周辺に分布する地震観測点及び解析に用いた地震の震央分

布を示す。解析の対象とした観測点は、Hi-net の十津川西観測点（N.TKWH）、東京大学地震研

究所（ERI）の本宮観測点（E.HGU）、気象庁（JMA）の田辺中辺路観測点（TANABE）及び産

業技術総合研究所（AIST）の本宮三越観測点（GS.HGM2）の 4 点である。紀伊半島広域を対象

とした解析では、解析に用いる地震の発生期間を 2004 年 4 月から 2009 年 3 月末までの 5 年間

としたが、本宮地域とその周辺にターゲットを絞った解析では、解析に用いる地震の発生期間を

2004 年 4 月から 2019 年 4 月末までの 15 年間にさらに延長した。さらに、解析に用いる地震の

マグニチュードの下限を Mj1.0 まで広げ、地震波形データの拡充を図った。 
図 3.3.2-8 は、ローズダイヤグラムを用いて、各観測点における φ の分布を示したものである。

これによると、東京大学地震研究所（ERI）の本宮観測点（E.HGU）における φ の方位は北北西

‐南南東方向を向いており、前述の紀伊半島広域を対象とした S 波スプリッティング解析の結果

とよく一致している。また、産業技術総合研究所（AIST）の本宮三越観測点（GS.HGM2）にお

ける φ の方位はほぼ南北方向を向いており、これらの観測点の周辺においては、南北～北北西‐

南南東方向に定向配列したクラックが存在し、S 波偏向異方性の原因となっている可能性が示唆

される。 
2012 年 11 月から運用が開始された気象庁（JMA）の田辺中辺路観測点（TANABE）において

は、東北東‐西南西方向の φ を示す。この結果は、深部低周波微動の発生域の直上で稠密臨時地

震観測を実施し、それにより取得された地震波形データを用いて S 波スプリッティング解析を行

った Saiga et al. (2013)による結果とも非常によく一致する。 
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これに対し、Hi-net の十津川西観測点（N.TKWH）においては、φ の方位は東北東‐西南西方

向と北東‐南西方向の異なる 2 つの方向に求められている。ただし、地震データの数がそれぞれ

1 つずつしか存在しないため、データを増やして再解析を行う必要がある。 
図 3.3.2-9 は、速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布を示す。

これによると、東京大学地震研究所の本宮観測点（E.HGU）からは南西方向に、産業技術総合研

究所の本宮三越観測点（GS.HGM2）からは西南西方向と東南東方向にそれぞれ 0.3 秒近い dt を
示す波線が延びていることがわかる。図 3.3.2-10 は、Umeda et al. (2006)による MT 法の測線

に沿う東西方向の鉛直断面上に dt の分布を投影して表したものである。これによると、dt の値

が特に大きい波線は、深さ 20 km 以深から延びており、Umeda et al. (2006)が沈み込むフィリピ

ン海スラブ直上の深さ 20 km 以深の領域に低比抵抗体の存在を推定していることに調和的であ

る。 

Morikawa et al. (2016)は、紀伊半島の中央構造線より南側の地域を対象に、温泉水及び遊離ガ

スの He 同位体比（3He/4He）の値の分布を詳しく調査した結果に基づき、北側に緩く傾斜する地

質構造境界が深部流体の移動経路の役割を果たしているとのモデルを提唱している。一方、本研

究により得られた結果は、本宮観測点（E.HGU）及び本宮三越観測点（GS.HGM2）から北側に

延びる波線に比べ、南側に延びる波線の方が dt の値が大きく、彼らのモデルとは相いれない結果

となった（図 3.3.2-11）。これに関しては、鉛直下向きから測った各観測点への入射角が 35°以

内となる震源と観測点の組み合わせのみを用いる必要があるという制約（Booth and Crampin, 
1985）のため、北側に緩く傾斜する地質構造境界に沿って分布する割れ目を捉えることが技術的

に困難であった可能性が考えられる。 

 

 

図 3.3.2-7 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 

丸印の色は震源の深さ（km）を表す。点線のコンターはフィリピン海スラブ上面の深さ（km）

分布（Hirose et al., 2008）を示す。星印は、湯の峰温泉と川湯温泉の位置を示す。茶色の実線は、

Umeda et al. (2006)による MT 法探査の測線の位置を示す。 
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図 3.3.2-8 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 

青色のローズダイヤグラムは、灰色のローズダイヤグラムの同じ長さに対して、地震データの

数が約 3 倍であることを示す。 

 
 

 

図 3.3.2-9 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 
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図 3.3.2-10 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 

測線の位置は、図 3.3.2-7 及び図 3.3.2-9 に示した。 

 
 

 

図 3.3.2-11 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 

測線の位置は、東経 135.69 度に沿っている。 

 
3.3.3 地形・地質学的検討 

(1) 紀伊半島南部のリニアメント分布・地質分布と S 波スプリッティング解析結果の比較 

図 3.3.3-1 は、衛星写真判読に基づく紀伊半島南部のリニアメント約 2800 本の分布図（棚瀬

ほか, 2003）をトレースしたものである。この資料のほか、同地域で約 400 本のリニアメントが

示された通商産業省資源エネルギー庁（1989）などの資料があるが、今年度は本数が多く、空白

域の少ない棚瀬ほか（2003）と S 波スプリッティング解析結果とを比較した。全域にわたって発

達し、東西方向に延びる（北部）もしくは八の字型に延びる（南部）リニアメントは、四万十帯

の地質構造の東西方向及び湾曲の構造を反映している。また、北東部から南へむかって弧状に西
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偏湾曲する南北系～北東－南西系のリニアメント群（大峰リニアメント区）は、北の大峰変質帯

から延びるものである。本宮地域は、東京大学地震研究所の本宮観測点（E.HGU）が含まれるグ

リッドであり、北西－南東方向（八の字の右側）と、北東－南西方向（大峰リニアメント群）の

交差域に位置している。紀伊半島広域の S 波スプリッティング解析結果（図 3.3.2-5）と図 3.3.3-1
を比較すると、Hi-net のすさみ観測点（N.SSMH）付近の西北西－東南東の傾向や、気象庁の和

歌山南部川観測点（MINABE）から東京大学地震研究所の甲斐川観測点（E.KKW）を経て Hi-net
の十津川西観測点（N.TKWH）にかけての東西ないし東北東－西南西の傾向など、リニアメント

方向の集中と速い S 波の振動方向とが部分的に一致する地域が見られる。しかし、本宮地域より

東側では、ほとんど一致しない。 

図 3.3.3-2 は、シームレス地質図に図 3.3.2-5 を重ねたものである。これを見ると、本宮地域

より東側の速い S 波の振動方向や水平最大主圧縮応力方向は、熊野酸性岩類の分布域の縁に沿う

ように配列しているように見える。また本宮地域だけに注目すれば、熊野・大峰
おおみね

酸性岩類の岩脈

の方向にも調和的である。3.3.2（2）でも触れたように、本宮地域の基盤岩は低角度な構造を持

つ付加体ではあるものの、熊野酸性岩類や岩脈群が地下に伏在するならば、北北西－南南東方向

の速い S 波の振動方向は、地下地質の違いによる可能性もある。また、この方向は、本宮地域の

南西に位置する変質帯の伸びの方向と調和的である（図 3.3.3-1）。したがって、なんらかの物質

不均質性が速い S 波の振動方向と関係している可能性を踏まえて、S 波スプリッティング解析や

地形・地質学的検討を継続する必要がある。なお、通商産業省資源エネルギー庁（1989, 1990）

などの金属鉱床の賦存に関する調査では、紀伊半島南部に点在する鉱床の鉱脈方向や断裂のデー

タが、地質学的、地球化学的データとともにまとめられている。鉱脈方向は地下深部の熱水活動

場の割れ目方向を示すため、S 波スプリッティング解析結果との比較は有効かもしれない。鉱脈

形成年代や、形成時と現在の応力場の違いなど、吟味を要する点があるものの、これらの資源探

査関連資料を含む文献に基づく検討も継続的に実施する必要がある。 

 

図 3.3.3-1 紀伊半島南部のリニアメントの分布と方位 

判読範囲を幅 10 km のグリッドで分割し、各範囲のリニアメントの方位分布を長さで重み付け

したローズダイヤグラムで示した。ベースマップは地理院タイル（陰影起伏図）を使用した。 
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図 3.3.3-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布と地質 

地質分布は産総研のシームレス地質図 V2 を使用した。破線は熊野酸性岩類の大まかな形状を

示す。 

 

(2) 割れ目分布の表示方法に関する検討 

地下の流体移動は割れ目分布に大きく支配される。岩盤中の割れ目は数が非常に多く、その分

布は伝統的にステレオ投影図に表示され、分布密度や支配的な割れ目方向の把握などの統計的解

析が行われてきた（田中, 1964 など）。しかし、ステレオ投影図は、割れ目同士の位置関係や距離

の情報が反映されないため、流体移動経路の観点から重要な割れ目交差部の空間分布や、ある割

れ目卓越方向をもつ領域の分布を見出す観点からは不十分な側面がある。ここでは、花崗岩中の

ボーリング調査で得られている割れ目データ（文献値）を例に、ステレオ投影図とその他の表示

方法（走向-距離プロット、傾斜方向ベクトルプロット）を比較した。用いた資料は、岐阜県瑞浪

市で掘削された DH-2 号孔の深度 220 m～320 m の 100 m 区間の花崗岩中のヘアークラック、

割れ目、鉱物脈の 608 データである（牛渡・佐藤, 1996）。 
ステレオ投影図（シュミットネット；下半球等積投影図）を図 3.3.3-3 に示す。（a）の極点図

は、（b）の模式図にあるように、割れ目の面に対して直交する線（面の法線）と球面の交点（極）

を 2 次元に投影したものである。図 3.3.3-3（a）からは多数の割れ目は北西－南東走向で中角度

北東傾斜であり、集中していることが見て取れる。（c）に示す密度コンター図（Kamb コンター；

Kamb, 1959）からは、集中の程度が良く、不明瞭ながら 2 つの集中ピークが確認できる。しか

し、ステレオ投影図からは、（d）に示す割れ目分布（走向を短線で示す）のどちらか、すなわち、
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異なる割れ目卓越方向を持つ領域が隣接しているのか、異なる方向の割れ目が混在しているのか

は識別できない。また、割れ目交差部の空間分布は認識できない。このことは、ローズダイヤグ

ラムでも同様である。なお、ステレオ投影図作成には Stereonet version 11.3.0（Allmendinger, 
2020）を用いた。 

 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 3.3.3-3 ステレオ投影図による割れ目分布の表示例 
(a) 下半球等積投影図へのプロット、(b) 下半球等積投影の模式図、(c) 密度コンター表示

(Kamb コンター)、(d) 割れ目分布の模式図、上は異なる割れ目卓越方向を持つ領域の隣接、下は

異なる割れ目方向の混在する 1 つの領域を示す。 

 
続いて取り上げる走向－距離プロット（strike versus distance plot; Marshak and Mitra, 1988）

は、2 次元の散布図であり、ある基準からの測線距離（または距離）に対して割れ目の走向をプ

ロットするものである（図 3.3.3-4（a））。ボーリングデータの深度を縦軸に、走向は北を 0 度と

し、北から東までの走向をプラス、北から西までの走向をマイナスで示している。このプロット

では、深度 270 m 付近を境に、上位の N30°W 程度の走向から、下位の N50°W 程度の走向へ変

化する様子が明瞭である。すなわち、図 3.3.3-3（d）の上側のように、異なる割れ目卓越方向を

（a） 

（c） （d）

（b）

面 極 

等積投影 

投影面 

（下半球等積投影図） 
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持つ領域が隣接していることが一目でわかる。 
最後に、傾斜方向ベクトル累積プロットは、Dip azimuth vector plot (Prosser et al., 1999 な

ど)、Walkout plot（García-Carballido et al., 2009 など）と呼ばれるものであり、傾斜方向の単

位長さの線（水平面上の単位ベクトル）を、ボーリング孔に出現する順に連ねたものである（図 
3.3.3-4（b））。縦軸は北から時計回りに測った傾斜方向のサイン（正弦）の累積、横軸は同じくコ

サイン（余弦）の累積であり、したがって、図上で連なった線の方向は割れ目傾斜方向のベクト

ル平均方向である。図 3.3.3-4（b）では、原点が深度-220 m のデータで、深度-270 m 付近のプ

ロットの折れ曲がりにより、左下側の上位と、右上側の下位とに明瞭に区分される。この図によ

っても、図 3.3.3-3（d）の上側のように、異なる割れ目卓越方向を持つ領域が隣接していること

が一目でわかる。 
次に、用いたデータの深度を乱数によって並べ替えたデータにより、両プロットの特徴を検討

した（図 3.3.3-5）。走向－距離プロットでは（図 3.3.3-5（a））、散布図上のデータとして、N30°W
付近と N50°W 付近の 2 列の密集帯が確認できる。このようなプロットを与えるのは、図 3.3.3-3
（d）の下側のように、全体的に 2 方向の割れ目が混在しているケースである。つまり、2 方向の

割れ目が混在する領域が 1 つあり、それぞれの割れ目の走向が散布図上の 2 本の密集帯として明

瞭に識別される。図 3.3.3-4（a）と、図 3.3.3-5（a）とは、同じステレオ投影図を与える。この

ことは、割れ目の空間分布という、ステレオ投影図からはわからない情報が、走向－距離プロッ

トにより示すことができる場合があることを示している。図 3.3.3-5（a）に類似する天然の報告

例は、Belayneh and Cosgrove（2004）などがある。一方、乱数で深度を並べ替えた傾斜方向ベ

クトル累積プロットは（図 3.3.3-5（b））、一直線で平均化された傾斜方向 N40°E、走向 N50°W
程度の値を示す。細かく見ると、図 3.3.3-4（b）に比べ、図 3.3.3-5（b）の線は凹凸が見られ、

複数の傾斜方向の混在が見て取れるものの、このプロットだけから図 3.3.3-3（d）の下側に示す

ような、2 方向が万遍なく混在している状況を指摘するのは困難である。傾斜方向ベクトルプロ

ットは、したがって、複数方向の割れ目が万遍なく混在している場合には、全体の割れ目方向の

ベクトル平均方向を示す以外の利点に乏しい。しかしながら、複数方向の割れ目分布にある程度

の偏りがあるならば、プロットは湾曲することが期待される。先行研究にあるように（Prosser et 
al., 1999）、同プロットは数百 m 以上の大深度ボーリングや調査測線で得られる多量のデータに

おいて効果を発揮するものである可能性がある。 
傾斜方向ベクトル累積プロットは、多数のデータで平均化（ベクトル平均化）され、区間ごと

に 1 本の折れ線、全体として連続的な折れ線で示されることから、巨視的には湧水との関係を示

しやすいと思われる。しかし、実際の湧水はある特定の割れ目から生じると考えられるため、面

あるいは隣接した付近の面の相互関係の狭い範囲での特徴が分かりにくいと考えられる。そこで、

狭い範囲の特徴を視覚化するために、隣接面の夾角も併せて表示することを試みた。図 3.3.3-6 
(a, b)は、生データ、乱数化データそれぞれの傾斜方向ベクトルプロットに、隣接面夾角（0～90°）
を橙線で表示したものである。生データの例（図 3.3.3-6（a））では、角度は 10°以下に密集して

おり、横軸 120 前後と 420 前後に高角度で隣接面が斜交する様子が見て取れる。一方、乱数化デ

ータの例（図 3.3.3-6（b））では、隣接面夾角は少し大きく、20°以下で散在している。次に、隣

接面夾角を小さい順にランクづけ（1～データ数の範囲の整数で、1 が最も隣接面夾角が小さい）

をしたプロットが図 3.3.3-6（c,d）である。ランクの数を橙色、6 区間移動平均を濃橙色で示す。

生データの例（図 3.3.3-6（c））では、高角度な隣接面夾角が密集している様子が認められる（横

軸 50 前後、120 前後、430 前後）。乱数化データの例（図 3.3.3-6（d））では、ランクの分布は万

遍なくランダムな様子がうかがえる。このような視覚化をしたうえで、湧水位置がどのような割

れ目分布箇所に現れるかを検討することにより、露頭規模の割れ目分布傾向を把握したうえで、
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狭い範囲の湧水位置付近の割れ目の特徴を検討していくことを試みた。 
なお、走向－距離プロットでは、走向の代わりに傾斜角度を取る方法もあり、傾斜方向ベクト

ル累積プロットでは、傾斜方向の代わりに走向を取る方法もあり、原理的にはそれぞれ同様であ

ることから、適宜、適用してみることが必要と考えられる。以上の検討を踏まえ、今年度より着

手した深部流体の移動経路に係る割れ目分布の評価では、ステレオ投影図、走向－距離プロット、

傾斜方向ベクトル累積プロットを基本的な表示方法として検討を進めた。 

 
 
 

 
図 3.3.3-4  走向－距離プロット（a）と傾斜方向ベクトル累積プロット（b）の例 
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図 3.3.3-5 図 W-2 の深度データに乱数を与え、順序をランダムに入れ替えた場合の 

走向－距離プロット（a）と傾斜方向ベクトル累積プロット（b）の例 
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図 3.3.3-6 隣接面夾角（a, b）及び隣接面夾角ランク（c, d） 

濃橙色線は 6 データの移動平均を示す。 

 
(3) 本宮地域における割れ目分布の検討事例 

 実際の地表付近の割れ目分布と湧水の関係に関する知見を求めるにあたって、沈み込むスラブ

起源の深部流体が含まれる温泉水（Umeda et al., 2006; Morikawa et al., 2016 など）が、川沿

いの露頭から湧出する本宮地域の川湯温泉は、恰好の検討材料を提供している（図 3.3.3-7）。川

湯温泉、渡瀬
わたらせ

温泉、湯の峰温泉の３地域は、地熱調査から明らかにされた北西－南東方向の高温

度帯中に分布し、地表もしくは地下に分布する石英斑岩が高い地温と高温泉をもたらすとされて

いる（高橋・佐藤, 1978；新エネルギー・産業技術総合開発機構, 1994；原田, 1997；村岡, 2008

など）。後述するように、石英斑岩が分布しても温泉が湧出しない地域がある一方で、川湯・渡瀬

温泉のボーリングの地温勾配は石英斑岩に遭遇した孔で高く（14℃/100 m 以上）、遭遇していな

い孔で相対的に低い（8℃/100 m 以下）（高橋・佐藤, 1978）。このことから、石英斑岩の一部は

高温流体の通路であることがうかがえる。また、今回実施した空中写真判読によれば、北東－南

西方向、北西－南東方向、東北東－西南西方向のランクの低いリニアメントが認められ、衛星写

(a) (b) 

(c) (d) 
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真の判読による本宮地域のリニアメントの系統と調和的である。なお、空中写真判読によるリニ

アメントの判読基準は後藤ほか（2020）と同様である。また、渡瀬温泉付近、川湯温泉付近や地

域北方の伏拝
ふしおがみ

付近では、北東－南西方向と北西－南東方向のリニアメントの交差が認められる。

地質図では、川湯温泉付近を南東端とし、西北西ないし北西方向に約 10 km 連続する石英斑岩

（川湯岩床；村岡, 2008）が分布している。川湯温泉付近の石英斑岩からは高温泉が自然湧出し

ているのに対し、西北西方の石英斑岩付近には温泉は知られていない。したがって、同じ石英斑

岩のうち、高温泉を伴う露頭と伴わない露頭の割れ目分布状況の比較から、湧水（温泉湧出）と

割れ目分布の関係や、どのような割れ目が熱水の通路となっているかを考察するデータが得られ

ると予想された。すでに村岡（2008）は、節理の多い川湯温泉付近の石英斑岩から温泉湧出が見

られ、節理の少ない異なる岩体から温泉湧出が見られない理由について、節理の多寡に原因を求

めているが、節理の分布の定量的評価は実施されていない。そこで、今年度は、川湯温泉の大塔

川右岸に露出する石英斑岩露頭（川湯温泉露頭）と、久保峠西方の曲
まがり

川
かわ

支流の林道沿いに露出す

る石英斑岩露頭（曲川支流露頭）において、割れ目分布調査に着手した。 
 各露頭の連続パノラマ写真と測定割れ目番号及び測線上に走向記号を図 3.3.3-8 に示す。川湯

温泉露頭（A）は、北面する約 90 m 長さの連続露頭で、石英斑岩が見られる。現地調査では、西

端から 65 m 程度の区間に巻尺で測線を設定し、巻尺と交差する長さ 60 cm 程度以上の割れ目

210 個の走向傾斜データを取得した。測線は、露頭の凹凸により多少屈曲する。曲川支流露頭（B）

は、林道沿いで南西に面する約 50 m 長さの連続露頭で、四万十帯の砂岩、泥岩の間に石英斑岩

が幅約 35 m にわたって分布する。現地調査では約 50 m 区間に巻尺で測線を設定し、川湯温泉

露頭と同様に、割れ目 37 個（うち、石英斑岩中 28 個）の走向傾斜データを取得した。測線の屈

曲は、川湯温泉露頭と同様である。両露頭における石英斑岩中の割れ目密度は、川湯温泉露頭で

は 3.47 本/m、曲川支流露頭では 1.18 本/m である（石英斑岩部分の最初と最後の割れ目距離で本

数を割って算出）。両露頭の割れ目の極（図 3.3.3-3（b）参照）のステレオ投影図、走向のローズ

ダイヤグラムを図 3.3.3-9 に示す。川湯温泉露頭（A）では、割れ目の姿勢は高角度傾斜で、走向

は北北東－南南西が支配的である。また、北西－南東走向で中角度南西傾斜と、東西走向で中角

度北傾斜の姿勢を持つ割れ目も有意な集中（Kamb コンターで 4σ 以上）が見られる。一方、曲川

支流露頭（B）では、北東－南西走向で中～高角度北西傾斜の割れ目と、北西－南東走向で高角度

傾斜の割れ目が支配的である。北東－南西走向のものは、走向が北北東から東西までばらつく傾

向が見られる。3.3.3 (2)で指摘したように、ステレオ投影図やローズダイヤグラムからは、露頭

のどこにどのような姿勢の割れ目が分布しているかという情報を得ることはできない。 
 地下からの湧水箇所は、川湯温泉は高温泉（最高約 70℃）が河床及び河岸の露頭から湧出する

ために、赤外線画像で簡便に把握することができる。今回は、FLIR 社製 C5 型カメラによって、

温泉湧出箇所の特定を試みた（図 3.3.3-10）。川湯温泉露頭からは数か所で湧出や湯気の吹き出

しが認められ、赤外線画像では周囲の岩が周辺より高温である様子が確認できた。曲川支流露頭

では、こうした高温異常部は確認できず、岩の温度はほぼ一様であった。 
さらに、紀伊半島の沈み込むスラブ起源の深部流体が含まれる温泉水は、溶存ガスとしてメタ

ンに富むことが知られている（Matsumoto et al., 2003）。そこで、ppb レベルの高精度でメタン

濃度が測定できる可搬型のキャビティーリングダウン吸収分光法（Cavity Ringdown 
Spectroscopy, CRDS）によるメタンガス測定装置（Picarro GasScouter™ G4301）を用いた測定

も併せて実施した。CRDS 法では、両端に高反射率のミラーを設置したキャビティ（容器）内に

ガスを導入し、レーザーを一定時間照射したのち停止した後のエネルギー減衰カーブから、キャ

ビティ内のガス濃度を測定する（O’keefe and Deacon 1988；下茂ほか, 2019）。G4301 では、
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CRDS 法による可搬型の測定装置として、ppb レベルのメタンの測定精度に加え、約 1 秒の時間

分解能を実現している。川湯温泉露頭における測定では、赤外線画像による高温異常部に対応す

る、湧出や湯気の吹き出しが認められる場所において、大気中のメタンのバックグラウンドレベ

ル（約 1.9 ppm）を大幅に上回るメタン（10～100 ppm 以上）が検出された。G4301 の吸気ポン

プを用いて、湯気の吹き出し箇所（図 3.3.3-10 の A-1）の気体をテドラーバックにて収集し、メ

タンの炭素同位体比を測定したところ、δ13C は–33.7‰であった。この値は、Whiticar（1999）
の分類によると、熱分解起源のメタンであると見なされる。なお、炭素同位体比の測定は、石油

資源開発株式会社にて行った。一方、曲川支流露頭でも同様に G4301 による測定を実施したが、

大気中のメタンのバックグラウンドレベルを有意に上回るメタン濃度の上昇は認められなかった。 

  

図 3.3.3-7 割れ目データの取得露頭位置 

ベースマップは地理院タイル（陰影起伏図）、（淡色地図）を用いた。地質分布はシームレス地

質図 V2 使用し、石英斑岩の分布を現地調査結果に基づき修正した。黒色の曲線は海抜-500 m の

地温分布（新エネルギー・産業技術総合開発機構, 1994） 
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図 3.3.3-8 割れ目データを取得した石英斑岩露頭 

A：川湯温泉露頭、B：曲川支流露頭 
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図 3.3.3-9 割れ目データのステレオ投影図及び走向のローズダイヤグラム 

A：川湯温泉露頭、B：曲川支流露頭 

 

 
図 3.3.3-10 石英斑岩露頭の赤外線カメラ画像と温度プロファイル 

川湯温泉露頭（A 露頭）の熱水湧出部の代表的な 2 カ所と、曲川支流露頭（B 露頭）の比較画

像。赤外線画像撮影時の放射率設定は 0.95。A-1、A-2、B-1 の場所は、図 3.3.3-8 参照。 
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図 3.3.3-11 川湯温泉露頭（A）における割れ目データの走向－距離プロット 

（a）縦軸は走向で、0～90°は南北から北東を経て東西走向、90～180°は東西から北西を経て南

北走向を表す。横軸は測線距離（m）であり、露頭西端を 0 とする。（b）縦軸は 0～90°は南北か

ら北東を経て東西走向、-90～0°は（a）の 90～180°を移したものであり、東西から北西を経て南

北走向を表す。横軸（測線距離）は（a）と同じ。赤色のプロットは熱水の湧出を確認した割れ目

を示す。 

 
続いて、露頭ごとに走向－距離プロット、走向ベクトル累積プロットを用いて、割れ目の空間

的分布について検討した。 
川湯温泉露頭の走向－距離プロットを図 3.3.3-11 に示す。赤外線画像や露頭調査で確認できた

温泉湧出（湯気噴出）割れ目を赤色表示した。この図からは、ある範囲で一定の走向の割れ目が

集まる区間は不明瞭であり、温泉湧出割れ目も特に一定の走向を持つように見えない。 
川湯温泉露頭の走向ベクトル累積プロットを図 3.3.3-12 に示す。測線沿いに順次現れる割れ目

の走向方向に単位ベクトルを連ねていくと、個々の単位ベクトルは様々な方向へ向きながらも、

割れ目の集合体の特徴によるベクトル平均方向が現れ、やがてベクトル平均方向は折れ曲がりを

生じ、自動的に折れ曲がりで境されるいくつかの割れ目領域が出現する（図 3.3.3-12（a））。現時

点では、どこを折れ曲がりと認定するかに関する客観的な基準はない。しかしながら、それぞれ

の割れ目領域（便宜的にセクションと呼ぶ）に分布する割れ目は出現順序も加味された集合体と
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しての特徴を持ち、それがセクションごとのベクトル平均に現れるとみることができる。セクシ

ョン境界の折れ曲がりは、集合体としての割れ目の特徴が変化する境界である。セクション長は

20m を超えない。また、セクション④と⑦、⑥と⑧のように、類似した走向ベクトル平均を示す

様子が見られる。全体をセクション⑪とみると N84°E で約 60 m である。温泉湧出地点は、セク

ション境界のうち、②と③の境界（測線長 18.25 m）付近と、⑨と⑩の境界（測線長 56.9 m）付

近に位置する。これらのセクション境界からの湧出を、ここでは便宜的にタイプ１とする。つま

り、タイプ１の温泉湧出地点は、割れ目の集合体としての特徴が変化するセクション境界付近に

位置している。しかし、温泉湧出地点はセクション境界だけではない。そこで、温泉湧出地点の

特徴をさらに検討するために、隣り合う割れ目の交差角度（隣接面夾角）を走向傾斜データから

計算した。隣接面夾角を、角度で示したものが図 3.3.3-12（b）である。この図において、横軸 5
～10 に見られる 2 か所の温泉湧出地点は、隣接面夾角が大きい割れ目が多い領域に位置してい

る。しかし、その他の温泉湧出地点は、個々の隣接面夾角との関係は不明瞭である。そのため、

さらに、隣接面夾角ランクをとり、その移動平均で検討することを試みた（図 3.3.3-12（c））。ラ

ンクは、隣接面夾角が小さい順に 1 から整数番号を振ったものである。すなわち、データの中で

相対的に最も隣接面夾角が大きいものが（それが例えば 30°であれ、90°であれ）、最大のランク

となりる。つまり、隣り合う割れ目同士がなす角が最も小さいものが 1、もっとも大きいものが

最大の数（これはデータ数に等しい）となる。このように取り扱った上で、移動平均をとると隣

接面夾角が大きい割れ目が集まっている領域は移動平均曲線のピークとなり、そのようなピーク

は複数現れる。タイプ１以外の温泉湧出地点は、おおむね、この移動平均曲線のピーク付近に位

置しており、ここでは便宜的にタイプ 2 とした。なお、タイプ 1 の湧出地点は、移動平均曲線で

みると、ピークではなくトラフに位置する。このことを踏まえて横軸 70 付近の 3 つの湧出地点

（図 3.3.3-12（c）ではタイプ 2 としたもの）を考えると、セクション④と⑤の境界付近のタイプ

1 湧出地点と評価するほうが妥当であるのかもしれない。 

以上の検討から、川湯温泉露頭（A）においては、走向－距離プロットでは割れ目の方向性の分

布についてほとんど情報が得られなかったが、走向ベクトル累積プロットからは温泉湧出地点（し

たがって、地下深部からの流体の流入経路となる地点）を特定する上で着目すべき構造の特徴に

ついて手がかりが得られたものと考えられる。タイプ 1 の湧出地点は、集合体としての割れ目の

特徴が変化する境界である。タイプ 2 の湧出地点は、割れ目の集合体として一定の特徴を有する

セクションの内部で、隣接面夾角が相対的に大きい割れ目が密集している領域である。この特徴

を見出し、湧出候補地点を特定するには、特別な作業は不要である。すなわち、現地調査として

は、割れ目調査の一般的な方法である測線沿いの距離及び走向傾斜の計測を行う。室内解析とし

て走向ベクトル累積プロットを表計算ソフトで作成し、集合体としての割れ目分布の特徴が変化

する箇所を特定する。この箇所はタイプ１の湧出地点候補である。さらに、隣接面夾角ランクを

表計算ソフトで算出し、移動平均などを用いて相対的に高角度に交わる割れ目の密集域を特定す

る。この箇所はタイプ 2 の湧出地点候補となる。 
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図 3.3.3-12 川湯温泉露頭（A）における割れ目データの走向ベクトル累積プロット 

（a）走向ベクトル累積プロットに加え、（b）隣接面夾角（0～90°）、（c）隣接面夾角ランク（橙

色線）とその 3 区間移動平均（濃橙色線）を表示した。走向ベクトル累積プロットでは、高温泉

の湧出がみられた割れ目を赤丸で表示している。（a）では、走向ベクトル累積プロット方向の傾

向が変化する位置を境界として、セクション①～⑩に分けた。セクションの走向ベクトルの平均

方向（図読による）とセクションの長さ（規模）は、セクション番号、走向／長さの表記で次の

とおり：①N68°E／約 17 m、②N48°W／約 2 m、③N74°E／約 8 m、④N86°W／約 12 m、⑤

N61°W／約 2 m、⑥N15°E／約 1 m、⑦N86°W／約 8 m、⑧N15°E／約 1 m、⑨N48°W／約 8 m、

⑩N44°E／約 6 m。全体の走向ベクトル平均⑪は N84°E である。（c）において、高温泉はセクシ

ョン境界付近（タイプ 1）か、隣接面夾角のランクが高い区域（タイプ 2）から湧出している。 

 

次に、曲川支流露頭（B）のデータから作成した走向－距離プロット（図 3.3.3-13）と走向ベ

クトル累積プロット（図 3.3.3-14）について述べる。曲川支流露頭の走向－距離プロットは、川

湯温泉露頭と同様に、特定の方向に揃う様子は見出しがたい。走向ベクトル累積プロットでは、

３つのセクションが認められる。全体をセクション④とすれば、走向 N76°E で約 30 m である。

セクション境界はタイプ 1、図 3.3.3-14（c）に示す隣接面夾角ランクの移動平均曲線のピーク箇

所はタイプ 2 の湧出地点候補となる。ただし、東側の移動平均曲線の 2 つのピークは、セクショ

ン境界と一致している。本露頭では割れ目を伝った少量の湧水が認められるが、湧出量は少なく、
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湧出している割れ目の特定には至らなかった。例えば、豪雨の後に再度露頭観察を行うことによ

り、地表付近の流体通路となっている割れ目を特定できる可能性がある。 
川湯温泉露頭と曲川支流露頭の割れ目を比較すると、川湯温泉露頭のほうが割れ目の密度が約

3 倍ある。S 波スプリッティング解析による本宮地域の速い S 波の振動方向と、川湯温泉露頭の

割れ目の走向もおおむね南北方向で一致している。それに対し、曲川支流露頭の割れ目の走向は

北東－南西走向と北西－南東走向である。したがって、川湯温泉露頭のほうが S 波スプリッティ

ング解析結果と調和的である。したがって、割れ目密度の大小と S 波スプリッティング解析結果

との整合性の有無が、湧水の有無を生み出している可能性がある。そして、川湯温泉露頭におけ

る湧水地点は、割れ目の集合体としての特徴が異なる領域の境界（タイプ 1）か、隣接面夾角が

大きい割れ目の密集部（タイプ 2）と解釈可能であることが、走向ベクトル累積プロットから示

唆される。一方、露頭全体の割れ目の走向のベクトル平均方向は、両地点とも N80°E 程度であ

る。この方向は、東北東－西南西方向のリニアメントと調和的である。リニアメント判読結果と

地質踏査とを対比させようとする場合、しばしば、リニアメント方向の割れ目を探すという調査

方針がとられるが、今回の検討結果は、割れ目の集合体としての情報である平均ベクトル方向が、

リニアメント方向と対応付けられる可能性を示している。 
今回試みた方法は、露頭調査だけでなく、地下坑道調査やボーリング調査へもすぐに適用可能

である。ただし、ボーリング調査では、孔壁画像取得などによる割れ目の走向傾斜データが必要

となる。また、本手法の適用性は、継続的に事例研究を通じて確認していく必要がある。 
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図 3.3.3-13 曲川支流露頭（B）における割れ目データの走向－距離プロット 
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図 3.3.3-14 曲川支流露頭（B）における割れ目データの走向ベクトル累積プロット 

（a）走向ベクトル累積プロット（石英斑岩の部分を桃色表示）、（b）隣接面夾角（0～90°）、（c）

隣接面夾角ランク（橙色線）とその 3 区間移動平均（濃橙色線）。（a）では、走向ベクトル累積プ

ロット方向の傾向が変化する位置を境界として、セクション①～③に分けた。各セクションの走

向／長さは、①N88°／約 11 m、②N35°E／約 13 m、③N88°W／約 5 m。全体の走向④は N76°E。 
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3.4 まとめと今後の課題 

地下深部から地表付近に流入する深部流体は、地質環境の化学場や熱環境へ影響を与える可能

性が指摘されており、その流入の可能性や影響を適切に評価するための知見の蓄積が求められて

いる。このため本事業では、深部流体の化学的・熱的性状に加えて、その流入経路の特徴に係る

知見の蓄積・検討を行った。 
このうち深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積では、深部流体の移動・混合の特性を調査・

評価する技術の整備に資することを目的に、深部流体の移動・流入プロセスの類型化、スラブ起

源水の判別指標となり得る元素・同位体などの調査、並びに粘土鉱物の圧縮抽水試験による水質

形成メカニズムの検討を行った。深部流体の移動・流入プロセスの類型化においては、既存の文

献情報に基づき、水理地質構造、地下水流動、水質形成プロセスなどの違いを考慮した概念モデ

ルを整理した結果、移動・流入プロセスを 7 つの型に類型化することができた。スラブ起源水の

判別指標となり得る元素・同位体などの調査においては、Sr 安定同位体比、129I/127I、δ7Li、δ

11B、微生物 DNA についての検討を行った。Sr 安定同位体比について地下水の起源や混合に関

する情報が得られる見通しを得たが、他の項目は事例の蓄積が必要と考えられた。室内実験にお

いては、海水を浸潤させた粘土鉱物の圧縮抽水を行った。カオリンについてはほとんどの溶存元

素、同位体比に大きな変化はなかったが、Li、B 濃度に大きな変化があり、δ7Li、δ11B は海水

とは異なる値を示した。カオリンに元から吸着などしていた Li、B が影響したと考えられた。ク

ニピアについては多くの溶存元素や同位体に大きな変化が見られ、モンモリロナイトの膨潤特性

や表面の荷電が影響していると考えられた。一方、クニピアで Cl 濃度は大きく変化しているも

のの、δ37Cl の変化が見られなかった。これらのメカニズムの解明には引き続き検討が必要であ

る。今後は、類型化で取り纏めた水理地質構造と移動・流入プロセスを考慮しつつ、現場採水の

データを蓄積し水質判別方法の高度化、水質形成メカニズムの検討を行い、深部流体の水質によ
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る判別、混合評価法について取り纏める。 
深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積においては、深部流体起源の熱水活動の温度や滞留時間

などの検討を目的として、有馬地域の熱水変質帯露頭において、熱年代解析に供する岩石試料の

採取を実施した。事例対象とした白水峡の周辺は、風化・変質した花崗岩などから成るバッドラ

ンド地形を呈している。紀伊半島の事例と異なり、数 mm 幅のスメクタイト脈を除けば、熱水起

源の鉱物脈は確認できず、地質温度計の適用は困難だと判断された。熱水の移動経路として考え

られる断層の周辺を対象に、熱年代解析に供する試料の採取を行った。試料を鉱物分離したとこ

ろ、ジルコンについては処理量を増やせば十分量の粒子が確保できる見通しであるが、アパタイ

トについてはほぼ含まれていない結果となった。今年度の現地調査では、熱水活動地域における、

熱水脈の分布や母岩の風化・変質は多様であることが改めて認識された。今後は、地質温度計や

熱年代の適用可否の観点からも、事例の蓄積と知見の整理が望まれる。 

深部流体の移動経路に関する検討では、紀伊半島本宮地域と有馬温泉地域を事例とした S 波ス

プリッティング解析による地殻内のクラック性状に係る情報の収集を通じて、流入経路となり得

る地質環境の特徴に係る知見の抽出を試みた。その結果、両地域において、周辺地域と高角度に

斜交する速い S 波の振動方向が認められ、そのような地域が深部流体の上昇経路になっている可

能性が示された。また、比較的データ数の多い本宮地域において、速い S 波と遅い S 波の到達時

間差（dt）が特に大きい波線は、深さ 20 km 以深の震源からのものであり、この領域にスラブ起

源流体の存在を示唆する低比抵抗体を示した先行研究と調和的な結果が得られた。また、地表付

近の割れ目性状と湧水との関係については、割れ目密度が高く、S 波スプリッティング解析から

推定される地殻内クラックの方向と調和的な割れ目方向を持つ露頭で、割れ目の集合体としての

特徴が異なる領域の境界部や、隣接する割れ目同士の交差角度が大きい割れ目の密集域が湧水地

点となっている可能性が示された。これらのことは、深部流体の流入経路となり得る場所を把握

していくための調査の手がかりとなる可能性がある。今後は、今回試みた解析手法だけでなく、

より効果的に実施可能な手法の検討を進めるとともに、速い S 波の振動方向が異なる観測点付近

も含めた野外調査などから得られるデータを用いて、解析事例の蓄積を進めることが課題である。 
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4. 地震・断層活動に関する調査・評価技術 

 
4.1 活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響範囲を把握する手法の検

討 

4.1.1 背景と目的 

地層処分事業においては、概要調査における活断層検出のための調査技術の信頼性向上の観点

から、地形的に不明瞭な活断層の分布・活動性の調査・評価技術の体系的整備及び事例の蓄積が

必要である。地表から活断層を検出する技術については、従来の変動地形学的手法を補完する新

たな調査技術として、断層沿いに放出されるガスの特徴を指標とした地球化学的手法（例えば、

Umeda et al., 2013）や、GNSS 観測などに基づいた地球物理学手法（例えば、Nishimura and 
Takada, 2017; 原子力機構, 2018）による調査技術の開発が行われてきた。地形的に不明瞭な活

断層の分布・活動性の調査・評価技術の体系的整備のためには、これら複数の手法を適切に組み

合わせた調査・評価の進め方を提示することが重要である。 
本事業では、昨年度までに、活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や、変位・

破砕といった力学的影響範囲を把握するための手法の整備を目的として、南九州せん断帯を事例

とした検討を進めてきた（原子力機構・電中研, 2020）。実施手法は、地形学的手法、地球物理学

的手法、地質学的手法の三種類で、これらの複数の手法を用いた調査・評価技術の体系的な整備

を試みた。地形学的検討では、通常よりもランクの低いリニアメントまでを広域に判読すること

により、リニアメントの密集域を抽出した（後藤ほか, 2020）。地球物理学的検討では、稠密 GNSS
観測に基づくひずみ集中帯の分布と変形方向を示した。以上の結果に基づいて調査範囲を設定し

た地質学的検討では、小断層の応力逆解析により、ひずみ集中帯における変形方向と調和的な応

力場を示す領域を抽出し、南九州せん断帯による力学的影響範囲を提示した。このようにして得

られた潜在的な活構造の分布域は、1997 年の鹿児島県北西部地震（鹿児島大学理学部, 1997）の

余震域や、干渉 SAR による地表変動の境界部付近と重なっており、一連の調査手法の妥当性を

支持する結果となった。また、以上の調査の進め方は、文献調査、概要調査から精密調査にかけ

て、空間スケールを絞り込みながら進められる地層処分のサイト選定プロセスにも反映できる知

見である。ただし、それぞれの手法に対し精度・信頼性の向上に向けた課題が残されているとと

もに、特に応力逆解析を地形的に不明瞭な活構造の検出に適用する手法については、適用事例が

十分とは言えない。そこで令和 2 年度の本事業では、南九州せん断帯を事例とした地球物理学的

検討（稠密 GNSS 観測）と地質学的検討（応力逆解析）の精度・信頼性の向上に向けたデータの

蓄積を継続するとともに、応力逆解析を用いた手法の適用事例の蓄積のため、1984 年長野県西部

地震（気象庁地震予知情報課・地震津波監視課, 1985）の余震域を対象とした事例研究に着手し

た。この地震は、2004 年時点で、日本の強震観測開始以後に内陸地殻内で発生した地震のうち、

地表地震断層が現れず、活断層との関連がなく、活構造との関連が不明と整理された 4 地震のう

ちの一つであり、上記の鹿児島県北西部地震と同じカテゴリーとして整理されたものである（加

藤ほか, 2004）。さらに、応力逆解析を用いた手法の妥当性を補強するため、小断層における線構

造の形成を再現した変形実験を実施した。 

 
4.1.2 南九州せん断帯を事例とした検討 

(1) 地球物理学的手法による検討 

南九州せん断帯では、地表に明瞭な活断層が認められていないにも関わらず、M 5～6 前後の左

横ずれの震源メカニズムを有する地震がいくつも発生している（Miyamachi et al., 1999; Toda 
and Stein, 2003; Takayama and Yoshida, 2007）。また、10-7 /yr 超の高いせん断ひずみ速度や
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（図 4.1.2-1 の左図）、左横ずれの断層運動を示唆する地殻変動が生じていることが先行研究より

明らかにされている（例えば、Nishimura and Hashimoto, 2006; Wallace et al., 2009; Nishimura 
et al., 2018; Kimura et al., 2019）。このような背景の下、原子力機構では、地形的に不明瞭な活

断層を検出するための技術開発を目的として、同せん断帯における現行の地殻変動をより詳細に

推定するため、同せん断帯を南北に横断するような配置で 10 か所の GNSS 観測点を設置し、

2016 年 3 月より GNSS 観測を開始した（図 4.1.2-1 の右図；原子力機構, 2016）。そして、2016
年熊本地震の影響（主に粘弾性緩和）や霧島山・桜島の火山変動を補正した 2019 年 11 月中旬ま

での約 3.5 年間の観測データをもとに、同せん断帯では、地表より約 22 km の深さにおいて固

着、それ以深で約 13 mm/yr の定常すべりが生じていることを示した（原子力機構・電中研, 2020）。
しかし、固着域下限の深さが 22 km という結果は、平均的な地殻の厚さと比べて多少深めの値で

ある。また、近年の GNSS 速度場を用いたブロック断層モデルからは、同領域でのすべり速度が

7～8 mm/yr 程度と若干小さく推定されている（例えば、Kimura et al., 2019）などの問題もあ

り、いくつか再考の余地が残されていた。そこで、本事業では、2020 年 11 月末まで観測を実施

することでさらに 1 年間のデータ追加を行い、これまで考慮していなかった 2016 年熊本地震の

余効すべり、プレートの沈み込み、豊後水道のスロースリップ、日向灘地震などの考えられ得る

地殻変動要素を解析に導入し、本事業におけるデータ解析の流れ（図 4.1.2-2）にしたがって、改

めて同せん断帯での固着域下限の深さやすべり速度などについて再検討を行った。 
共通誤差成分の除去以降の GNSS 時系列補正について（図 4.1.2-2）、推定や補正に決まった順

序はないが、なるべく対象とする地殻変動場に時空間的に与える影響が大きいと予想される要因

の順に補正を実施した。例えば、スロースリップを粘弾性緩和よりも前に推定した場合、その推

定結果には、粘弾性緩和の影響が含まれ、スロースリップの推定値が過大もしくは過小評価され

る。詳細は後に記載するが、スロースリップは数か月から 1 年程度、粘弾性緩和は数年程度のオ

ーダーの時間スケールで進行する。一方、それらの空間スケールと変動量は、前者は半径 100～

130 km 程度で変動量が数 cm のオーダー、後者は半径 150～200 km で十数 cm のオーダーとな

る。このような情報を踏まえ、大きな変動を除去し、続いてより小さな変動の推定へ向かうとい

う手順での解析が自然であり重要である。したがって、空間的には、広範囲から局地へ、時間的

には、非定常から定常な要因へという流れが好ましい。 

 
1) GNSS データ解析と共通誤差成分の除去 

GNSS データの解析には、Bernese GNSS Software (ver. 5.2)（Dach et al., 2015）を使用し、

基線解析を経て 2016 年 3 月 22 日から 2020 年 11 月 30 日までの GNSS 稠密観測点の日々の座

標値を推定した。このとき、国土地理院が運営する GEONET の 4 観測点（観測点コード 950479：
西米良、950487：鹿児島鹿島、960773：大矢野、021093：大根占）を基準点とし（図 4.1.2-1 の

右図）、それら基準点の日々の座標値を GEONET F3 解（中川ほか, 2009）に固定することで、

稠密観測点の座標値を得ている（図 4.1.2-3）。その他、この解析では、IGS（International GNSS 

Service）が提供する GNSS 衛星の正確な軌道情報を記した精密暦（IGS Final Orbit）、地球の自

転軸の方向（歳差・章動）や自転速度に関する地球回転パラメータ、CODE（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なども同時に使用

した。そして、推定された稠密観測点の日々の座標値（図 4.1.2-3）と、九州地方、及び中国・四

国地方西部に位置する GEONET 観測点（195 点）の F3 解を統合し、測地直角座標系から局所

測地座標系への変換を経て、Wdowinski et al. (1997)の手法により、共通誤差成分の除去を行っ

た（図 4.1.2-4）。各観測点で得られた時系列の一次トレンド成分を除去し、共通誤差成分の除去

前後で日ごとの時系列のばらつきを比較すると、南北方向では平均で 3.6 mm から 2.1 mm へ、
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東西方向では 3.7 mm から 2.3 mm へ、上下方向では 9.6 mm から 5.9 mm へと時系列のばらつ

きの減少が確認できた。ここで、国土地理院より 2018 年 1 月 24 日から 2019 年 10 月 7 日まで

の F3 解の解析結果について、web 上で提供されていた値と正しい値の間に水平方向で最大 4 mm、

上下方向で最大 7 mm におよぶ較差が生じているとの報告がなされたことを受け、本事業におい

ても同一期間の再解析を実施したことを追記しておく。なお、この較差が生じた理由について、

国土地理院は、解析設定ファイルの更新に漏れがあり、本来使用すべき衛星とは異なる衛星のア

ンテナ情報などを用いて解析を実施したことが原因であるとしている（国土地理院, 2020a）。 

 
2) 2016 年熊本地震の粘弾性緩和に伴う地殻変動の補正 

続いて、2016 年熊本地震による地震後の粘弾性緩和について補正を行った。ここでは、国土地

理院（2018）の結果を参考に、昨年度（原子力機構・電中研, 2020）までは、解析対象領域を地

表から 25 km を弾性体、それ以深を粘性率 2×1018 Pa・s の Maxwell 粘弾性体の二層構造で近

似していたが、後で述べる余効すべりの推定との対応関係より、地表から 25 km を弾性体、それ

以深を粘性率 5×1018 Pa・s の Maxwell 粘弾性体と仮定した。そして、地震時のすべりを国土

地理院による解析から示された 3 枚の矩形断層（国土地理院, 2016）で与え、Fukahata and 
Matsu’ura (2005; 2006) の計算コードを用いて、0.1 年ごとに 5 年間分、2 km×2 km ごとに設

定したグリッドに対し、粘弾性緩和に伴う地表の地殻変動を計算した（図 4.1.2-5）。なお、弾性

体・粘弾性体の剛性率などの物性定数は、Fukahata and Matsu’ura (2005; 2006) に記された値

（弾性層：剛性率 31.85 GPa、ポアソン比 0.2421、粘弾性層：剛性率 68.85 GPa、ポアソン比

0.2686）を用いている。そして、この計算より得られた変位分布を 0.1 年ごとに双三次のスプラ

イン関数で空間方向へ補間し、各観測点で期待される粘弾性緩和に伴う地殻変動として採用した。

その後、各観測点で 0.1 年ごとに得られた地殻変動について、時間方向への線形補間を行った。

最後に共通誤差成分除去後の時系列に対し、それらの値を差し引くことで、2016 年熊本地震の粘

弾性緩和に伴う地殻変動を除去した（図 4.1.2-6）。 

 
3) 霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動の補正 

続いて、霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動について検討した。近年の報告（Brothelande, 
2018）によると、霧島山・桜島の地下深部には、広域にわたるマグマリザーバーが存在し、そこ

から両火山へとマグマが供給されていることが GNSS データの解析を通して示されている。こ

のことを踏まえ、本事業では、霧島山・桜島付近に位置する 15 点の GEONET 観測点データを

用いて霧島山・桜島直下の圧力源の体積変化を同時に推定した（図 4.1.2-7）。圧力源の位置につ

いては、第 146 回火山噴火予知連絡会において、国土地理院（2020b, c）による解析から推定さ

れた結果を採用し、本事業の GNSS 観測期間中は不動であると仮定した。霧島山の圧力源は 1 か

所存在し、31.930°N、130.820°E、深さ 7.6 km、桜島の圧力源は 2か所存在し、それぞれ、31.606°N、

130.651°E、深さ 5.0 km と 31.676°N、130.693°E、深さ 9.0 km である。また、データの期間は、

2016 年 4 月 19 日より 2020 年 11 月 30 日までとし、2016 年熊本地震の粘弾性緩和を補正した

値を用いて、桶脇観測点（観測点コード 970836）に対する他 14 観測点の日ごとの時系列を求め

た。そして、それらの時系列に対し短周期の変動をある程度なめらかにするという目的で、暫定

的に 10 日ごとの移動平均をかけて入力データを生成し、上記の 3 つの圧力源の体積変化を逆解

析により推定した（図 4.1.2-8）。なお、断層モデルに置き換えるとグリーン関数に相当する、圧

力源の膨張・収縮に対応する体積変化に伴う各観測点の地殻変動は、茂木ソース（Mogi, 1958）
を仮定して計算を行った。最後に得られた 3 つの圧力源の体積変化（10 日ごとの移動平均値であ

るので、日ごとに線形補間した値）を用いて、解析対象領域に位置する観測点に対し、霧島山・
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桜島の火山活動による地殻変動として計算を行い、もとの時系列よりそれらを差し引いた（図 
4.1.2-9, 図 4.1.2-10）。国土地理院（2020b, c）の解析では、カルマンフィルターを使用した比較

的高度な解析を実施していたが、ここでは、より簡易的に解析を行うため、時系列の移動平均を

施したデータをもとに計算を行った。国土地理院（2020b, c）の結果との比較では、本事業の結

果には短周期の体積変化が多少含まれるものの、長期的な変化傾向は追随できており、概ね良い

一致が確認できた（図 4.1.2-8）。 

 
4) 豊後水道で発生したスロースリップイベントの補正 

豊後水道から日向灘にかけてのプレート境界では、1997～1998 年、2002～2004 年、2009～
2011 年に長期的なゆっくりすべりであるスロースリップイベントが発生している（Ozawa, 2017; 
Yoshioka et al., 2015; Yarai and Ozawa, 2013）。同イベントは、Mw 6.5～6.8 に相当し、2018

年 6 月頃から 2019 年 10 月頃にかけても同領域で発生した（Ozawa et al., 2020）。これらのイベ

ントは、四国地方西部から九州地方北・中部にかけて、比較的広域に及ぶ地殻変動を生じさせる

ことから（例えば、Yoshioka et al., 2015）、2016 年熊本地震や霧島山・桜島の火山変動などの要

因に続いて、定常的な地殻変動の抽出に対し十分なノイズ源となり得ると考えられる。そこで、

本事業では、2018 年 6 月以降に発生した豊後水道のスロースリップイベントによる地殻変動を

時系列より取り除くことで、定常的な地殻変動の推定を目指した。 
スロースリップイベントの発生から終息に至るまでの時系列を見ると、シグモイド関数の挙動

に類似することから、イベントが生じた期間の時系列を同関数で近似することにより、スロース

リップイベント特有のなだらかなステップ状の変化を時系列から取り除いた（例えば、Franco et 
al., 2005; Larson et al., 2004）。シグモイド関数は、 

 

𝑦 =
ଵ

൫ଵା௘௫௣(ି௔௧)൯
 … 式（1） 

 
とかけて、𝑎 > 0 の条件を満たす必要がある。𝑦 をある観測点でのスロースリップイベントによ

るある成分の変動量、時間を 𝑡 とし、𝑡 = 0 がイベントの生じた期間の中間にあたる時間とする。

𝑎 はイベントの発生から終息に至るまでの時系列の曲率に相当する量を示し、大きくなるほど急

激な変化を、0 に近いほどなだらかな曲線となる。そこで、この式を 

 

𝑦 =
௠భ

ቀଵା௘௫௣൫ି௠మ∙(௧ି௠య)൯ቁ
 … 式（2） 

 
と変形し、各観測点で得られた時系列を入力データとして、3 つの未知数 𝑚ଵ、𝑚ଶ、𝑚ଷを非線形

の最小二乗フィッティングを行うことで推定した。ここで、𝑚ଵ はイベントによる地殻変動量、𝑚ଶ 

はイベントの発生から終息に至るまでの時系列の曲率（式（1）の 𝑎 に相当）、𝑚ଷ はイベントの

発生から終息までの中間地点の時間を示す。このとき、もとの時系列には長周期のトレンドが含

まれているので、スロースリップイベントが発生する前の 2016 年 4 月 19 日から 2018 年 6 月 30
日までのデータを用いてトレンドを推定し、もとの時系列より差し引いた。そのような手順を経

て、トレンドを差し引いて得られた時系列を入力値として、上記の 3 つの未知数を推定した。最

後に、時系列に対して行ったシグモイド関数フィッティングが適切であったかどうか、イベント

の変動量が大きくないか、曲率の推定が負となっていないか、イベントの中間地点の時間が適切

かどうかなど、スロースリップイベントの変動量や発生域の分布、時間経過などを Ozawa et al. 
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(2020) を参考に、試行錯誤を行いつつ、各観測点各成分について、𝑚ଵ を 50 mm 以下、𝑚ଶ を正

の値でかつ 0.1 以下、𝑚ଷ を 2018 年 6 月 27 日より 2019 年 8 月 1 日までという閾値を設けてス

クリーニングを実施し、スロースリップイベントによる変動の補正を行った（図 4.1.2-11, 図 
4.1.2-12）。この結果を、Ozawa et al.(2020) と比較すると、大分県西部の観測点における 10 mm
を下回るような水平成分がスロースリップイベントとして検知されておらず（図 4.1.2-12 の左図

の灰色の点線で示した領域）、そのような変動量が小さい場合についても検知できるように、閾値

の試行錯誤が必要と考えられる。また、スロースリップイベントが途中で加速し、シグモイド的

挙動が複数回存在する場合など、それらの関数の重ね合わせで再現できるかといった検討も今後

必要になると思われる。 

 
5) 2016 年熊本地震以外の地震による変動の補正 

続いて、本事業の観測期間中（2016 年 4 月 19 日から 2020 年 11 月 30 日）に発生した地震に

ついて、気象庁の震源データを用いて調べた。九州地方及びその周辺にあたる解析対象領域にお

いて、深さ 50 km 以浅で M5 以上の地震は、同期間中に合計 17 回発生していることがわかった

（図 4.1.2-13）。そこで、これらの地震に対し、地震前後一週間の GNSS データの差分を計算し、

時系列に生じた地震に伴う変位のオフセットを除去した。このとき、イベント前後で時系列に 5 
mm を超える明瞭な差が生じた地震は、17 回の地震のうち、最大であった 2019 年 5 月 10 日の

日向灘で発生した M6.3 の地震のみであった（図 4.1.2-14）。ただし、厳密には、同日に同領域で

発生した M5.6 の地震と翌日 5 月 11 日に発生した M5.0 の地震の影響も含まれている可能性は否

定できないこと、熊本地震の震源域で 2016 年 4 月 19 日に発生した M5.5 と M5.0 の地震につい

ては、4 月 16 日の熊本地震の余効変動の中に埋もれてしまい、精確に分離できなかったことを断

っておく。このような背景の下、2019 年 5 月 10 日の日向灘の地震に伴う変位のオフセットを除

去した（図 4.1.2-15）。国土地理院（2020d）の報告では、この地震による余効変動の大きさは、

地震後の約 2 か月間で地震時変動の半分をやや超える程度（概ね 5 mm 程度）とされており、余

効変動の向きは地震時変動と同様に南東方向を示す。震源域近傍の GNSS 観測点時系列からは、

地震時にステップ的な変化が見られ、その後もゆっくりとした変動が継続している様子が示され

ている。本事業においても、地震時の変位が大きかった GEONET 佐土原観測点（観測点コード

940095）の時系列を確認してみると、一次トレンドを取り除いた際には、同観測点は、地震後か

ら約半年間かけて東方向へ約 3～5 mm 変位していることがわかり、2019 年 9 月末ごろにはその

変動は終息している様子が確認できた（図 4.1.2-16）。そのようなことから、今回はこの地震によ

る余効変動の詳細な解析は行わず、地震時変位のオフセットのみを除去し、時系列を連続にする

という作業に留めた。 

 
6) 2016 年熊本地震の余効すべり・定常変位速度などの推定 

続いて、2016 年熊本地震の余効すべり、解析対象領域の定常変位速度（いわゆる一次トレンド

成分）、年周・半年周変動について、式（3）をもとに推定を行った。地震後の GNSS 変位速度場

に対してよく用いられる手法の一つとして、地震前の一次トレンド成分を地震後の時系列より差

し引くという手法がある（例えば、不破・大園, 2018）。そこで、本事業においても、2013 年 1 月

1 日より 2016 年 3 月 31 日までの約 3 年間の変位速度が 2016 年熊本地震前の一次トレンド成分

とほぼ同一であるという仮定の下、一次トレンドの水平成分については±3 mm/yr、上下成分に

ついては±5 mm/yr という拘束条件を課し、これまでの地殻変動要素を補正して得られた 205 観

測点の時系列（2016 年 4 月 19 日から 2020 年 11 月 30 日までの最長 1687 日分のデータ）に対

して、余効すべり（Marone et al., 1991）と一次トレンドで表される定常変位速度、年周・半年
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周変動の同時推定を実施した。 

 

𝑢(𝑡) = 𝑚ଵ ∙ 𝑙𝑛 ቀ1 +
௧

ఛ
 ቁ + 𝑚ଶ ∙ 𝑡 + 𝑚ଷ ∙ 𝑠𝑖𝑛 ቀ

ଶగ௧

்
ቁ + 𝑚ସ ∙ 𝑐𝑜𝑠 ቀ

ଶగ௧

்
ቁ + 𝑚ହ ∙ 𝑠𝑖𝑛 ቀ

ସగ

்
ቁ + 𝑚଺ ∙ 𝑐𝑜𝑠 ቀ

ସగ௧

்
ቁ + 𝑚଻  

… 式（3） 

 
ここで、𝑢(𝑡) は、時刻 𝑡 における観測データで、𝑚ଵ は余効すべりの振幅、𝑚ଶ が定常変位速度、

𝑚ଷ と 𝑚ସ が年周変動の振幅、𝑚ହ と 𝑚଺ が半年周変動の振幅、𝑚଻ が各成分の初期オフセット量と

なる。また、𝜏 は余効すべりの時定数を、 𝑇 は年周・半年周変動の時定数を示し、𝑇 = 1 年とした。

本解析では、𝜏  については未知数ながらも 1～1,000 日という範囲で計画行列の中に組み込み、ま

ず、𝑚ଵ から 𝑚଻ までを未知数とした計画行列を作成した。そこで、各観測点の水平・上下変動の

3 成分について上記の時定数ごとに  𝑚ଵ から 𝑚଻ までを逆解析で推定し、観測値と計算値の残差

が最も小さくなる場合の 𝜏 を最適値として採用した。ただし、四国地方など 2016 年熊本地震の

震源から離れた領域では、余効すべりの影響は小さいことが予想されるため、本解析で利用した

205 観測点の 𝜏 最適値に関する頻度及び累積頻度分布（図 4.1.2-17）を作成し、累積相対度数が

0.7 程度の 300 日を余効すべりの時定数の上限（カットオフ時間）とし、それを超える時定数を

有する時系列については、余効すべりの影響は小さく一次トレンドで近似される定常的な変動が

卓越するとみなし、𝑚ଵ の推定は行わず、𝑚ଶ から 𝑚଻ までを推定した。ここで、地震後の GNSS
時系列解析について、一般的には、粘弾性緩和、余効すべり、定常変位速度、年周・半年周変動

を重ね合わせて各係数を同時に推定するというフィッティング手法が用いられる（例えば、不破・

大園, 2018; Tobita, 2016）。本事業においても同様の手法を試したが、粘弾性緩和や余効すべりの

時定数を含めると 9 つの未知数を推定することとなり、各観測点で時定数が変わることを許容し

た場合、観測点間の系統的な変位速度パターンが失われ、地震前の変位分布と比べてばらつきが

大きくなってしまった。そこで、観測点間のばらつきを軽減するための対策として、不破・大園 
(2018) のように余効すべりの時定数を全観測点で統一するという手段もあるが、2016 年熊本地

震のように震源域が広域におよぶ場合、それらの地震活動を反映して観測点ごとに余効すべりの

時定数が変わることも十分考えられるため（例えば、Himematsu and Furuya, 2020; Hashimoto, 
2020）、本解析では観測点ごとに異なる余効すべりの時定数を用いて解析を行った。 
図 4.1.2-18 に弾性層の厚さや粘弾性層の粘性率を変えた 4 つのケースについて、余効すべり

による地殻変動の推定値とそれらの時定数の分布を示した。GNSS 変位を用いた 2016 年熊本地

震後の地殻変動に関する先行研究（Pollitz et al., 2017; Moore et al., 2017）では、九州全域にか

けて比較的広範囲に余効すべりが生じている様子が示され、図 4.1.2-18(a),(c) では割と狭い範囲

での余効すべり分布が得られたことから、先行研究と比較して適合性が良くない。一方で、図 
4.1.2-18(b),(d) は、先行研究と調和的な結果であったことから、これら 2 つ（弾性層の厚さが 25 
km または 30 km で、粘弾性層の粘性率が 5×1018 Pa・s）のモデルを軸として計算を進めた。

しかし、せん断帯の固着域下限の深さやすべり速度を求める段階で、弾性層の厚さが 30 km のモ

デルでは、妥当な解が得られなかったため、本事業では、弾性層の厚さが 25 km、粘弾性層の粘

性率が 5×1018 Pa・s のモデル（図 4.1.2-18(b)）を採用した。余効すべりによる変位補正前後の

時系列を図 4.1.2-19 に、また、同時に求められた定常変位速度を図 4.1.2-20 に示す。比較のた

めに灰色の矢印で 2013 年 1 月 1 日から 2016 年 3 月 31 日までの定常変位速度を示したが、概ね

良い一致が確認できる。 
最後に余効すべりの推定に関わるいくつかの課題について記載すると、余効すべりは、式（3）

の右辺第 1 項の通り、対数関数で近似される（Marone et al., 1991）ので、ある一定値への漸近
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的な挙動は示すがその一定値には収束しない。したがって、全期間のデータを用いてフィッティ

ングを行うということは、全期間で余効すべりが進行していることとなり、その期間の定常変位

速度の過小評価につながると考えられる。そこには、余効すべりがいつまで継続する（した）か

のカットオフ時間が大いに関係してくる。また、粘弾性構造の不均質性などの影響（例えば、Pollitz 
et al., 2017; Moore et al., 2017）により、観測点間だけでなく同一観測点の各成分間でも時定数

の違いが生じることがあり、解析上、そこへ任意性が生じる可能性も否定できないことを追記し

ておく。地下構造の不均質性を考慮した解析の一つとして有限要素法などを用いた解析もあり、

これらを導入することで、不均質性の改善にはつながるかもしれない。 

 
7) プレート沈み込みに伴う変形の推定 

プレート沈み込みによる変形については、一般的に行われている ABIC 基準を用いたバックス

リップインバージョン（例えば、Matsu’ura et al., 2007; Yoshioka and Matsuoka,2013）を実施

した。まず、四国西部から九州地方にかけて沈み込むフィリピン海プレート上面の形状として

Hirose et al. (2008) を参照し、深さ 5 kmから 60 kmに 66枚の矩形断層を設定した（図 4.1.2-21）。
ここでは、未知数を各断層の走向・傾斜方向の 2 成分のバックスリップ速度（式（4）の 𝑚 ）と

した。各矩形断層の形状については、長さ・幅ともに約 30 km とし、DeMets et al. (2010) のオ

イラーベクトルから計算したアムールプレートに対するフィリピン海プレートの相対運動速度を

各矩形断層の中心位置に与え、グリーン関数（式（4）の 𝐺 ）の計算を Okada (1985) に基づいて

行った。解析に使用したデータ（式（4）の 𝑑 ）は、図 4.1.2-20 の青色矢印で示された 205 観測

点の水平と上下の 3 成分で、GEONET 観測点以外に原子力機構が設置した稠密観測点データも

含まれる。なお、観測誤差は、水平成分 1.0 mm/yr、上下成分 1.5 mm/yr として計算した。続い

て、1 つ目の先験情報として、隣り合う矩形断層間で推定されるバックスリップ速度がなめらか

になるよう、スムージングの行列（式（4）の 𝐿 ）を設定し、2 つ目の先験情報として、走向と傾

斜方向のバックスリップ速度が DeMets et al. (2010) のオイラーベクトルから計算した相対運動

速度の比率（式（4）の 𝐶 ）に近い値で得られるような解が求まるように解析を行った。最終的に

は、評価関数（式（4）の 𝑠(𝑚) ）として、データとデータの予測値に関する残差（式（4）の右辺

第 1 項）と 2 つの先験情報による残差（式（4）の右辺第 2・3 項）を加えたものを設定し、評価

関数を最小にする解を最適値として採用した。ここで、データに係る残差と 2 つの先験情報に関

する重みを 𝛼、𝛽 とし、ABIC 最小を満たすものを重みの最適値とした（図 4.1.2-22）。なお、こ

の式（4）中の 𝑇 は、行列の転置を表す。図 4.1.2-23 と図 4.1.2-24 に結果を示したが、四国西部

から九州中部にかけて、バックスリップ速度が速い結果が得られ、先行研究（例えば、Yokota et 
al., 2016）と調和的な結果となった。また、バックスリップ速度が小さい九州南部においても、

数 mm/yr 程度の西向きの変位速度（図 4.1.2-23 の下図）が得られ、左横ずれ運動が予想されて

いる南九州せん断帯において、地下のすべり面を境に北部ではこの運動を促進する効果が、南部

では逆に抑制する効果が期待される。 

 
𝑠(𝑚) = (𝑑 − 𝐺𝑚)்(𝑑 − 𝐺𝑚) + 𝛼ଶ𝐿்𝐿 + 𝛽ଶ𝐶்𝐶 … 式（4） 

 
以上の作業により、2016 年熊本地震以降に取得された GNSS データについて、考え得る主要

な地殻変動要素（2016 年熊本地震による粘弾性緩和・霧島山と桜島の火山性変動・豊後水道のス

ロースリップイベント・日向灘地震の地震時変動・プレートの沈み込み）が取り除かれたとみな

され、最終的な目的であるせん断帯で生じる地殻変動の推定を行う。 
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8) 南九州せん断帯における地殻変動の推定 

ここまで述べてきた過程を経て得られたアムールプレートに対する変位速度（図 4.1.2-25）を

用いて、半無限弾性媒質中での鉛直横ずれ断層の断層運動モデル（Savage and Burford, 1973）
を観測値に対して適用した。このモデルは、𝑥 = 0 を変形中心（すべりが生じている位置）とし、

そこからその走向に対して直交方向に離れた距離を  𝑥 と表す。このとき、変形中心の深部ですべ

りが生じ、すべり面を境に両側の地殻がすべり速度  𝑆 で相対運動をするという状況の下、地表か

ら深さ 𝐷 までは固着をしてひずみを蓄積し、それ以深ですべりが生じることによって、変形中心

の周囲に弾性変形が生じるというモデルである。このとき、地表で観測される変形中心の走向と

平行な方向の変位速度 𝑣 は、断層を境に arctangent の形となる。これらの関係は、 

 

𝑣(𝑥) =
ௌ

గ
𝑡𝑎𝑛ିଵ ቀ

 ௫ି௫బ

஽
ቁ + 𝑣଴ … 式（5） 

 
と表現できる。𝑥଴ は、せん断帯の変形中心位置のずれ（せん断帯の走向と直交する方向への水平

移動距離）で、ある場所を基準として実際に変形中心がそこからどの程度離れているかを示す。

𝑣଴ は、せん断帯の中心位置における変位速度のオフセット量となる。本解析では、仮中心（32.0°N、

130.5°E）を基準として、そこから走向方向に±25 km、また、走向と直交する方向に±90 km の

矩形領域に含まれる GNSS 観測点の変位速度 𝑣 に対し、式（5）を用いた非線形最小二乗法によ

るフィッティングを行い、未知数である 𝑆 、𝐷 、𝑥଴、𝑣଴ の 4 つの未知数を同時に推定した。ここ

で、せん断帯の走向は、原子力機構・電中研（2020）に従い、N104.8°E とした。しかし、従来

通りせん断帯内に 1 つの変形中心を仮定した場合、せん断帯の仮中心に変形中心が存在すると仮

定したモデルでは、すべり速度は 10 mm/yr 程度で推定されたものの、固着域の深さが 38 km と

なった。また、せん断帯の仮中心から変形中心がせん断帯と直交する方向である N14.8°E 方向へ

移動することを許したモデルでも、すべり速度は約 12 mm/yr 程度で推定されたが、固着域下限

の深さが 46 km と深くなってしまった。このように、固着域下限の深さの推定値が平均的な地殻

の厚さを超える結果しか得られなかったことから、せん断帯内に 2 つの変形中心があると仮定し、

Savage and Burford,（1973）を式（6）のように拡張し（例えば、Fukuda and Johnson, 2010）、
再度すべり速度や固着域下限の深さ、変形中心の位置を推定した。 

 

𝑣(𝑥) =
ଵ

ଶ
∙ ቆ

ௌభ

గ
𝑡𝑎𝑛ିଵ ቀ

 ௫ି௫భ

஽భ
ቁ +

ௌమ

గ
𝑡𝑎𝑛ିଵ ቀ

 ௫ି௫మ

஽మ
ቁቇ + 𝑣଴ … 式（6） 

 
ここで、先と同様、𝑣(𝑥) は変形中心の走向と平行な方向の変位速度を示す。𝑆ଵ と 𝑆ଶ は 1 つ目

と 2 つ目の変形中心におけるすべり速度、𝐷ଵ と 𝐷ଶ はそれぞれの変形中心における固着域下限の

深さ、𝑥ଵ と 𝑥ଶ はそれぞれのせん断帯の仮中心からの距離、𝑣଴ は変位速度のオフセット量となり、

𝑆ଵ から 𝑣଴ までの上記 7 つの未知数を非線形最小二乗法によるフィッティングより推定した。な

お、変形中心の走向は、2 つとも N104.8°E、観測誤差として各成分 1.0 mm/yr を仮定した。 
その結果、同せん断帯の仮中心より北へ 13.83±6.75 km の位置（32.1206°N、130.5374°E）

に 1 つ目の変形中心が求まり、その固着域の深さは 8.13±11.26 km、すべり速度は 10.06±4.13 
mm/yr という結果が、そして、仮中心より南へ 40.98±7.23 km の位置（31.6426°N、130.3896°E）

に 2 つ目の変形中心が求まり、その固着域の深さは 5.23±13.36 km、すべり速度は 6.43±4.24 
mm/yr という結果が得られた（図 4.1.2-26、図 4.1.2-27）。1 つ目の変形中心に関するすべり速

度は、これまでの解析結果（原子力機構・電中研, 2020）を下回るとともに、GNSS 速度場を用
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いたブロック断層モデルの結果（Kimura et al., 2019）で推定された値に近づく結果となった。

さらに、固着域の深さは、Miyamachi et al. (1999) で推定された 1997 年鹿児島県北西部地震の

震源の深さ（M6.5、M6.3 の地震については 7～8 km、余震については概ね 10 km 以浅の深さで

発生）とも近い値となった。1997 年鹿児島県北西部地震の震源域における地震発生層下限の深さ

に関する分布は、1997 年 10 月から 2007 年 5 月までの震源データより推定した伊藤（2008）の

D90 分布によると 10-12 km 程度、1993 年 1 月から 2013 年 7 月までの震源データより推定した

Matsumoto et al.（2016）の D95 分布によると～10.2 km 程度であることがわかった。本事業で

得られたせん断帯固着域下限の深さは、これらの研究結果と比べて若干浅めに推定されたが、誤

差を考慮すると概ね調和的な結果であったと考えられる。また、2 つ目の変形中心は、測地学的

にはこれまで知られておらず、図 4.1.2-27 の右図の灰色点線で示したように、原子力機構観測点

を除いて推定を行った場合には、異なる結果が示された。ちなみに、図 4.1.2-27 の右図の灰色点

線で得られた推定値は、すべり速度が 10.6±4.4 mm/yr ではあったものの、固着域下限の深さが

34.1±30.7 km、変形の中心が仮中心の南部 5.6±14.1 km に存在するという結果であった。した

がって、約 5 年間の GNSS 稠密観測を行ったことで初めて明らかにされた結果であると考えら

れる。その他、地震学的には、東西走向の高角な左横ずれの地震列が鹿児島市付近から甑島南端

部をかすめて西方沖へ延びる領域に存在する（角田・後藤, 2002）との報告があり、2 つ目の変形

中心に関して、走向や左横ずれの運動などが測地学的観測事実と一致する。それに対し、地震調

査研究推進本部の地震調査委員会の長期評価（地震調査研究推進本部, 2013）によると、同領域

には、鹿児島県いちき串木野市から甑海峡南方にかけて分布する市来断層帯が存在する。そのう

ち東西方向の活動セグメント（市来区間）を構成する五反田川断層は、地表での長さは約 17～25 
km、走向は N86°E、傾斜は地表付近で南に 40～60°程度と推定され、右横ずれを伴って北側が

相対的に隆起する正断層である可能性が示されている。ただし、断層の長さとずれ量との経験則

から 1 回の地震におけるずれの量は 3 m 程度と予想されているが、歴史時代に発生したことが確

かな被害地震は知られていない。また、固着域下限の深さも同領域の地震発生層の厚さを参考に

13 km と見積もられている。GNSS の観測（図 4.1.2-27）では、144 番と 76 番の観測点が市来

断層付近の変位速度を示していると考えられるが、それらの速度差を見るかぎりにおいては、有

意な議論は難しいと考えられる。一方で、せん断帯に直交する方向の速度については、南南西向

きに解析対象領域北部で 1 mm/yr 程度の速度成分が、南部へ向かうにつれて増加し、対象領域の

南部では 6 mm/yr 程度の速度成分を示し、この 180 km の領域内で概ね 2.8×10-8 /yr の伸張変

形が進行していることがわかった。このことは、市来断層が正断層で伸張変形を起こしていると

の予測に整合的な結果といえる。 

 
9) 南九州せん断帯におけるひずみ速度の計算 

最後に、Shen et al. (1996) の手法に基づき、図 4.1.2-25 の水平変位速度を用いてひずみ速度

の主軸とせん断ひずみ速度について調べた（図 4.1.2-28）。ここでは、ひずみ速度を出力するグリ

ッド間隔は 0.1°ごとに設定し、各グリッド周辺の半径 25 km 内に含まれる変位速度データを用

いてその周辺の平均的なひずみ速度を推定した。その結果について、1 つ目の変形中心近傍の参

照点（32.1°N、130.5°E、図 4.1.2-28 の上図の橙色の丸）では、N68.4°E 方向へ 4.4×10-8 /yr の

短縮、N21.6°W 方向へ 2.6×10-8 /yr の伸張ひずみ速度が示され、せん断ひずみ速度は 3.5×10-8 
/yr であった。2 つ目の変形中心近傍の参照点（31.6°N、130.4°E、図 4.1.2-28 の上図の橙色の

丸）では、N68.7°E 方向へ 1.9×10-8 /yr の短縮、N21.3°W 方向へ 4.2×10-8 /yr の伸張ひずみ速

度が示され、せん断ひずみ速度は 3.1×10-8 /yr であった。どちらの参照点においても、大きさ方

向ともに大きな違いは見られなかった。図 4.1.2-1 の左図に示したせん断ひずみ速度分布と比較
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すると、帯状のせん断ひずみ速度の高い領域が小さくなっていること、その傾向が西部で顕著で

あることがわかる。これについては、図 4.1.2-1 ではプレート沈み込みなどの影響が除去されて

いないことや 1997 年鹿児島県北西部地震直後のデータを用いているためそれらの余効変動が含

まれている可能性が高いこと、その他の地震で生じたであろうひずみ・応力の再配分の影響、観

測点分布が現在と比べて少なかったことなどの違いが影響している可能性がある。さらに、南九

州せん断帯で明瞭な活断層が形成されない理由の一つとして、すべり速度の時間変化が生じてい

る可能性があるのかもしれない。また、活動的火山が存在することから、熱的な要因も関係する

ことが推測される。いずれにせよ、地層処分に地殻変動データを適切な情報として取り込むため

には、本解析の流れ（図 4.1.2-2）で示したような複数に及ぶ変動要因を考慮し、余効すべりと粘

弾性緩和の分離に代表されるようにいくつかの試行錯誤的なプロセスも含まれるが、それらの作

業を適切かつ丁寧に実施してゆくことが重要であると考えられる。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 4.1.2-1 九州地方のせん断ひずみ速度分布（左）と GNSS 観測点配置（右） 

左図）1998 年 1 月 1 日～2001 年 12 月 31 日の国土地理院 GEONET データより推定したせん

断ひずみ速度分布。32°N 付近に東西方向に広がるせん断ひずみ速度の高い領域（南九州せん断

帯）が確認できる。桃色曲線で、活断層や活断層の疑いのあるリニアメントなど（活断層研究会

編, 1991）を、黒丸で GNSS 観測点を示した。右図）青丸及び黒丸は、GEONET 観測点、赤丸

は、原子力機構が構築した GNSS 稠密観測網の観測点を示す。6 桁の数字を付した青丸の観測点

は、座標値推定の際、基準点として利用した。 

 

 



111 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-2 本事業におけるデータ解析の流れ 

 GNSS データ解析や座標変換、共通誤差成分の除去を行った後の粘弾性緩和の計算は、対象領

域に数 mm 以上の地殻変動を生じさせる地震が発生していない場合、次のステップの火山性地殻

変動の推定へ、周囲に火山が存在しない場合、さらに次の非定常な変動の推定へ移る。それもな

いと判断した場合、次へ。その後の余効すべりの推定については、粘弾性緩和の計算と並行して

実施されることが多く、概ね M5.0～6.0 以上の地震が発生していなければ、プレート沈み込みに

よる弾性変形の推定へ、それもなければ、内陸の断層すべりによる地殻変動の推定へ進む。 



112 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-3 原子力機構の GNSS 観測から得られた各観測点の日座標値の時系列 

青丸は南北方向（北向きを正）、赤丸は東西方向（東向きを正）、緑丸は上下方向（上向きを正）

を示す。東西方向は＋50 mm、上下方向は－150 mm だけずらして表示した。桃色の縦線は、2016

年熊本地震（M7.3）の発生日（2016 年 4 月 16 日）を示す。 
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図 4.1.2-3 原子力機構の GNSS 観測から得られた各観測点の日座標値の時系列（続き） 
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図 4.1.2-3 原子力機構の GNSS 観測から得られた各観測点の日座標値の時系列（続き） 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-4 共通誤差成分の除去前後での時系列 

左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は共通誤差成分除去前の時系列を、青色、赤色、緑色で共通誤差成分除

去後の時系列を示す。それぞれ、南北（北向きを正）、東西（東向きを正）、上下（上向きを正）

方向を示す。 
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図 4.1.2-5 2016 年熊本地震の粘弾性緩和に伴う地殻変動 

国土地理院（2016）の 2016 年熊本地震の断層モデル（緑色の矩形 A1, A2, B）を用いて計算し

た地震発生より 5 年経過時の地殻変動。上図が水平、下図が上下成分を示す。水平成分について

は、弾性層の厚さや粘弾性層の粘性率を変えた結果を、上下成分については、弾性層の厚さが 25 

km、粘弾性層の粘性率が 5.0×1018 Pas の結果を示した。 
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図 4.1.2-6 粘弾性緩和の除去前後での時系列 

左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は粘弾性緩和に伴う地殻変動の除去前の時系列を、青色、赤色、緑色で

粘弾性緩和に伴う地殻変動の除去後の時系列を示す。それぞれ、南北、東西、上下方向を示す。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-7 霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動の推定に利用した観測点分布 

黒色丸及び青色丸で霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動の推定に利用した観測点を示す。

6 桁の数字は GEONET 観測点コードを示す。灰色丸は火山活動の解析では利用しなかった GNSS

観測点を示す。霧島山（橙色丸 1 つ）・桜島（赤色丸 2 つ）の圧力源の位置も同時に示した。 
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図 4.1.2-8 霧島山・桜島の火山活動に伴う各圧力源の体積変化の推定値 

 本事業で推定された霧島山の圧力源の体積変化を橙色丸で、桜島の圧力源の体積変化を赤色丸

で示した。また、灰色太線で、国土地理院（2020b, c）による各圧力源の体積変化に関する推定

結果を示した。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-9 霧島山・桜島の火山変動の除去前後での時系列 

 左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は霧島山・桜島の火山変動の除去前の時系列を、青色、赤色、緑色で霧

島山・桜島の火山変動の除去後の時系列を示す。それぞれ、南北、東西、上下方向を示す。 
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図 4.1.2-10 霧島山・桜島の火山活動に伴う地殻変動 

 それぞれの圧力源の体積変化推定値をもとに、2016 年 4 月 19 日をゼロとして、2020 年 11 月

30 日時点の地殻変動を示す。上図が水平、下図が上下成分を示す。上下成分については、2018 年

3 月の新燃岳噴火後の沈降を除き、全ての観測点で隆起を示した。橙色丸は霧島山の圧力源（1

つ）、赤色丸は桜島の圧力源（2 つ）の位置を示す。 
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図 4.1.2-11 豊後水道で発生したスロースリップの補正前後での時系列 

 左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は 2018 年 6 月以降に豊後水道で発生したスロースリップの補正前の時

系列を、青色、赤色、緑色でスロースリップ補正後の時系列を示す。それぞれ、南北、東西、上

下方向を示す。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-12 豊後水道で発生したスロースリップに伴う地殻変動 

 左図に推定されたスロースリップに伴う水平変動を、右図に上下変動を示す。イベントの期間

は、2018 年 6 月から 2019 年 10 月頃まで。その期間中に生じた累積変位量を示す。 
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図 4.1.2-13 解析対象領域で発生した地震  

気象庁の震源データをもとに 2016 年 4 月 19 日～2020 年 11 月 30 日に深さ 50 km 以浅で発生

した地震をプロットした。灰色の点は M1 以上 M5 未満の地震を示し、M5 以上の地震について

は、丸印で発生日を付して示した。また、M5 以上の地震に対し、Okada (1995) の経験則に基づ

き、10 mm 以上の地震時変位が期待される範囲を桃色の点線で示した。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-14 2019 年 5 月 10 日に発生した日向灘の地震（M6.3, M5.6）に伴う地殻変動 
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図 4.1.2-15 2019 年 5 月 10 日に発生した日向灘の地震によるステップ除去前後の時系列 

左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は 2019 年 5 月 10 日に発生した日向灘の地震によるステップ除去前の

時系列を、青色、赤色、緑色で地震によるステップ除去後の時系列を示す。それぞれ、南北、東

西、上下方向を示す。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-16 2019 年 5 月 10 日の日向灘の地震によるステップ・トレンド除去後の時系列 

左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図は、日向灘

の地震によるステップと一次トレンドを除去した GNSS 変位の時系列を示す。青色、赤色、緑色

は、それぞれ、南北、東西、上下方向の変位を示す。 

 

 

 

 

 

 

 

                      図 4.1.2-17 余効すべりの時定数の頻度分布 

                        緑色曲線が時定数の累積相対度数を紫色の

棒グラフが頻度を示す。 
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(b) 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-18 余効すべりによる地殻変動の推定値とそれらの時定数の分布（そのⅠ） 

上図は 2016 年熊本地震（黄色の星印）の粘弾性緩和による変動について、弾性層の厚さを 25 

km、粘弾性層の粘性率を 2×1018 Pas、下図は粘性率を 5×1018 Pas とした場合の GNSS 観測期

間にあたる 1,687 日（約 4.6 年）間の余効すべりによる累積地殻変動量の推定値を示す。また、

それらの時定数を丸印で色分けして表示し、時定数が 300 日を超えた観測点については、白色丸

で示した。さらに、同期間に深さ 30 km 以浅で発生した M1.0 以上の地震を水色丸（データは、

気象庁の地震月報（気象庁, 2021）を利用）で、活断層や活断層の疑いのあるリニアメントなど

（活断層研究会編, 1991）を茶色曲線で示した。 

(a) 
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(c) 

(d) 

 

 

 

 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-18 余効すべりによる地殻変動の推定値とそれらの時定数の分布（そのⅡ） 

上図は 2016 年熊本地震（黄色の星印）の粘弾性緩和による地殻変動について、弾性層の厚さ

を 30 km、粘弾性層の粘性率を 2×1018 Pas、下図は粘性率を 5×1018 Pas とした場合の GNSS

観測期間にあたる 1,687 日（約 4.6 年）間の余効すべりによる累積地殻変動量の推定値を示す。

その他については、図 4.1.2-18（そのⅠ）と同様。 
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図 4.1.2-19 余効すべりによる変位補正前後の時系列 

左図に観測点の分布と右図の時系列を取得した観測点の位置を桃色丸で示す。右図に GNSS 変

位の時系列を示す。灰色は余効すべり補正前の変位時系列を、青色、赤色、緑色で余効すべり補

正後の時系列を示す。それぞれ、南北、東西、上下方向を示す。2016 年熊本地震の粘弾性緩和に

ついて、弾性層の厚さを 25 km、粘弾性層の粘性率を 5×1018 Pas としたモデル（図 4.1.2-18(b)）

による結果を基に計算した。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-20 アムールプレートに対する定常変位速度の分布 

図 4.1.2-18(b) のモデルをもとに余効すべりと定常変位速度の同時推定を行った際の定常変位

速度（2016 年 4 月 19 日～2020 年 11 月 30 日）を青色矢印、また、定常変位速度（2013 年 1 月

1 日～2016 年 3 月 31 日）を灰色矢印で示す。黄色の星印は 2016 年熊本地震の震央を示し GNSS

観測期間中に深さ 30 km 以浅で発生した M1.0 以上の地震を桃色丸（データは、気象庁の地震月

報（気象庁, 2021）を利用）で示した。さらに、活断層や活断層の疑いのあるリニアメントなど

（活断層研究会編, 1991）を茶色の曲線で示した。 
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図 4.1.2-21 フィリピン海プレート上面の形状と本解析に用いた矩形断層 

Hirose et al. (2008) によるフィリピン海プレート上面の等度線を桃色のコンターで示した。プ

レート沈み込みに伴う変形を推定するため、66 枚の矩形断層を用いてその形状を近似した。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4.1.2-22 ABIC の分布 

ABIC が最小となる値（α=0.1040, β=0.1930）を黄色の星印で示した。計算は、2016 年熊本地

震の粘弾性緩和による地殻変動について、弾性層の厚さ 25 km、粘性率 5×1018 Pas の二層構造

モデルを仮定した場合について示す。 
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図 4.1.2-23 推定されたバックスリップ速度分布 

上図は、フィリピン海プレートとアムールプレートの固着によるバックスリップ速度とそのコ

ンターを、下図は、GNSS 観測点の観測値である変位速度（青色矢印）とバックスリップに伴う

変位速度の計算値（緑色矢印）を示す。バックスリップ速度分布のコンターは、上・下図ともに

同一。 
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図 4.1.2-24 推定されたバックスリップ速度の標準偏差（上）と解像度分布（下） 

上図については、観測値の密な陸域直下で小さな標準偏差（寒色）、観測値が得られていない海

域で大きな標準偏差（暖色）を示す。下図については、観測値の密な陸域直下で高い解像度（暖

色）、観測値が得られていない海域で低い解像度（寒色）を示す。これらの計算では、走向・斜方

向の推定値に対する標準偏差及び解像度の平方和の平方根をとって示した。 
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図 4.1.2-25 熊本地震後の速度場からプレートの沈み込みによる変形を除去した変位速度場 

共通誤差成分、図 4.1.2-18(b) のモデルをもとに 2016 年熊本地震の粘弾性緩和、余効すべり、

霧島・桜島の火山変動、スロースリップイベントによる変動、地震時のステップ、プレート沈み

込みによる変形などを補正したアムールプレートに対する定常的な変位速度場。残りの地殻変動

要素である、内陸のブロック運動やそれらの境界の断層運動（固着）で生じる変位を表している。

GNSS 観測期間中に深さ 30 km 以浅で発生した M1.0 以上の地震を桃色丸（データは、気象庁の

地震月報（気象庁, 2021）を利用）で示した。また、活断層や活断層の疑いのあるリニアメント

など（活断層研究会編, 1991）を緑色の曲線で示した。 
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図 4.1.2-26 せん断帯に平行・直交する方向の変位速度成分 

入力値として用いた変位速度（図 4.1.2-25）を灰色矢印、そのうち、せん断帯の走向（N104.8°E）

に平行な方向の変位速度成分を赤色矢印、直交する方向の変位速度成分を青色矢印で示した。せ

ん断帯のすべり速度などの推定を行う対象領域を長方形で、使用した観測点に番号を付した。ま

た、1 つ目の変形中心を紫色、2 つ目の変形中心を緑色で示した。 
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図 4.1.2-27 解析対象領域の変位速度（左）とそれらの変位速度プロファイル（右） 

左図は、図 4.1.2-26 に関する解析対象領域付近の拡大図。右図は、せん断帯に平行な方向の変

位速度成分のプロファイルを示し、せん断帯の仮中心（130.5°E, 32.0°N）から北向き（N14.8°E

方向）を正、南向き（S14.8°W 方向）を負の距離で示した。原子力機構の稠密観測点で得られた

データを赤色丸、GEONET より得られたデータを黒色丸で 1σ の信頼区間とともに示した。また、

最小二乗フィッティングより得られた最適解を青色曲線、1 つ目の変形中心を紫色の直線と同色

の 1σ の信頼区間とともに、2 つ目の変形中心を緑色の直線と同色の 1σ の信頼区間とともに示し

た。灰色点線は原子力機構観測点を除いて推定した場合の解の一例を示す。 
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図 4.1.2-28 ひずみ速度の主軸分布（上）とせん断ひずみ速度分布（下） 

これらは、図 4.1.2-25 に示した水平変位速度を基に Shen et al. (1996) の手法を用いて推定し

た。上図）青色で短縮を、赤色で伸張を示す。せん断帯の二つの変形中心も示した。橙色の丸は

ひずみ速度の参照地点を示す。下図）暖色ほどせん断ひずみ速度が大きいことを示す。 
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(2) 地質学的手法による検討 

本事業では、地下に伏在する活構造に伴う力学的影響範囲を把握するため、破砕帯や小断層の

断層面に発達する線構造（条線）に記録されている運動方向のデータを用いた解析を実施してき

た。南九州せん断帯における昨年度までの事例研究では、応力逆解析（Yamaji, 2000; 佐藤ほか, 
2017）によって抽出された、南九州せん断帯の左ずれの変形方向と調和的な応力場を示す領域が、

リニアメントの密集域や、1997 年の鹿児島県北西部地震の余震域と重なった分布を示すことが

示唆された（原子力機構・電中研, 2020）。令和 2 年度は、南九州せん断帯の変形方向と調和的な

応力場を示す領域の特定に係る信頼性の向上を図るため、小断層データを拡充して解析を実施し

た。 
地質調査を実施した地域は、昨年度までと同じく、図 4.1.2-29 の通りである。本地域は、後期

白亜紀の四万十帯堆積岩類（主に砂岩・泥岩）及び中期中新世の紫尾山花崗閃緑岩を基盤とし、

四万十帯堆積岩類は、北薩火山岩類などの更新世火山岩類に広く覆われる。今年度は、調査範囲

の中で最も広く分布する基盤岩である四万十帯柊野（くきの）層に発達する破砕帯・小断層から

データ収集を行った。柊野層は、主に砂岩からなり、一部で泥岩を挟む。堆積年代は後期白亜紀

の Coniacian であり（米田・岩松, 1987）、付加体を被覆する堆積物とされている（斎藤ほか, 2010）。 
四万十帯の岩石の面構造としては層理、節理、断層のほか、泥岩中に発達する劈開や破断した

砂岩レンズの配列で規定される構造性面構造がある。これらの面構造を種類ごとに区別し、分布

や姿勢、産状を記載した。運動センスは、線構造が認められる面について、主に破断ステップ（狩

野・村田 , 1998）や、周囲よりも相対的に硬い粒子が変位した際に形成される溝状の傷

（asymmetric grooves 及び asymmetric ridges; Mino et al., 2001）に基づき推定した。石英脈

や方解石脈を伴う面については、付加ステップ（狩野・村田, 1998）による運動センスの推定方

法も採用した。肉眼で明らかに変位の認められる断層に加え、一見節理に見える面構造でも、面

上に線構造が発達し、破断ステップなどから運動センスが推定できる場合がある。本事業では、

線構造が発達し、運動センスが推定できた面はすべて小断層と呼ぶ。さらに、周囲の岩盤よりも

相対的に割れ目が密に発達し、角礫化・細粒化して断層ガウジ、断層角礫、カタクレーサイトの

断層岩を伴うものを破砕帯と呼ぶ。破砕帯には姿勢の異なる複数の連続性の良い（線構造を伴う）

破断面が認められることがあるが、それらの 1 本ずつを小断層として記載した。 
小断層データを用いた解析を実施する際には、四万十帯形成時のせん断変形が成因となってい

る可能性のある層理面や泥岩中の劈開に沿ったデータは除外し、これらの面構造を切る小断層の

線構造がより最近の運動方向を記録しているものとみなして解析データに採用した。解析に採用

した小断層データは、昨年度までに得られた 349 本と合わせて合計で 418 本となった（図 
4.1.2-30）。このうち破砕帯として認められたものは 34 本で、その分布に顕著な偏在性は認めら

れなかった。確認された破砕帯のほとんどは幅数 10 cm 以内と規模が小さく、連続性に乏しい。 

今年度の解析では、以下に示す 2 つのアプローチを採用した。1 つ目は、本地域の微小地震か

ら求めた応力と、小断層データとの比較に基づく検討である。原子力機構（2018）では、2002 年

6 月～2015 年 12 月までに本地域で発生したマグニチュード 1.9 以上 3.5 未満の地震の詳細な震

源決定を行ったうえで、個々の地震のメカニズム解を用いた応力インバージョン解析を行ってい

る。合計 181 個の地震データから求められた本地域（原子力機構, 2018 の図 3.3-40 の Region C
に相当）の最適応力は、北東－南西圧縮、北西－南東引張の横ずれ型を示す（図 4.1.2-31）。当該

地域で得られた地震メカニズム解のほとんどは、最適応力から計算される理論的なすべり方向と

実際のすべり方向との角度差（ミスフィット角）が 30°以下であった。つまり、当該地域で得ら

れた地震メカニズム解のほとんどは 1 つの応力で説明ができ、かつ当該地域の現在の応力場は比

較的均一であると言える。したがって、この微小地震から求めた応力は本地域の現在の応力と見
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なすことができると考えられる。 
小断層データとの比較は次のように行った。初めに、微小地震から求めた最適応力が地質調査

で観察した各小断層に作用した時の、断層面にかかる最大せん断応力の方向を計算する。続いて、

計算した最大せん断応力の方向と観察した小断層の実際のすべり方向との角度差（ミスフィット

角）を計算する。現在の応力で小断層が変位した場合、ミスフィット角は小さく見積もられるこ

とになるので、ミスフィット角が 30°以下となった小断層の分布傾向を調べた。 
その結果、鹿児島県北西部地震のうちの 1997 年 3 月 26 日に発生した Mj6.6 の地震（鹿児島大

学理学部, 1997）の東西方向の余震域に最も近く、東西方向のリニアメントの密集部（後藤ほか, 
2020）に位置するドメイン 5 にほぼ重なるように、ミスフィット角が 30°以下となる小断層の

分布が卓越する傾向が認められた（図 4.1.2-32）。なお、これらの領域内においても、現在の応力

と調和する（ミスフィット角が 30°以下）小断層データは、当該領域の測定データ全体の 25%程

度であった。ただしこの傾向は、活断層（阿寺断層）を対象とした同様の解析で得られた傾向（藤

内ほか, 2011）と同様である。さらに、それより約 4 km 北に位置するドメイン 2 の領域におい

ても、ドメイン 5 ほどではないものの、ミスフィット角が 30°以下となる小断層の分布が相対的

に卓越する領域が東西トレンドで分布する様子が見られる。 
2 つ目のアプローチは、Yamaji（2000）や佐藤ほか（2017）などによる応力逆解析を適用する

方法である。応力逆解析は、断層のすべり方向がせん断応力に平行であると仮定する Wallace-
Bott 仮説に基づき、多数の小断層の面構造・線構造の姿勢と運動センスのデータからそれらの小

断層の運動を説明する応力を逆解析的に検出する手法である。応力の検出には Yamaji and Sato 
（2012）の多重逆解法ソフトウェアを用いた。応力逆解析は、昨年度の検討で抽出されたリニア

メントの主な卓越方向、及び鹿児島県北西部地震の余震域の一つと平行な東西に延びる複数の領

域（ドメイン）に区切って行い（図 4.1.2-29）、南九州せん断帯の左ずれセンスと調和的な応力場

を示す領域を調べた。ドメインの幅は、鹿児島県北西部地震のうち Mj6.6 の地震の余震域の幅に

近い 1.85 km（緯度にして 1 分）とした。 
応力逆解析の結果、鹿児島県北西部地震のうちの Mj6.6 の地震の東西方向の余震域に最も近く、

東西方向のリニアメントの密集部に位置するドメイン 5 で、左ずれの東西性のせん断帯を規定す

る北東―南西圧縮・北西－南東引張の応力場が卓越する傾向が認められた（図 4.1.2-33）。ドメイ

ン 2 においても一部は、左ずれの東西性のせん断帯と調和的な東北東－西南西圧縮・北北西－南

南東引張の応力場で説明できそうであるが、せん断帯の運動センスとは調和しない西北西－東南

東圧縮の応力場も卓越し、応力解の全体的な傾向はドメイン 5 とは異なる。その他のドメインか

らは、北東―南西圧縮、北西－南東引張の応力場は認められない。 

応力逆解析に採用した小断層には、現在の応力のもとで形成（上書き）された条線を持つもの

に加え、過去の古い応力場のもとで形成された条線が残存しているものも混在していると考えら

れる。そこで、過去の古い応力場と現在の応力場との識別に係る説明を容易にするため、柊野層

に発達する小断層のみを対象として応力逆解析を実施した。柊野層形成時期（Coniacian）の西南

日本における海洋プレートの運動方向や、その後の本地域における主要なテクトニックイベント

から復元される応力場は、いずれも現在の南九州せん断帯における左ずれの応力場とは異なる（図 
4.1.2-34）。柊野層の範囲で得られた小断層データは 342 本であり、このうち破砕帯として認めら

れたものは 23 本であった。これらを対象とした応力逆解析の結果は、北東―南西圧縮・北西－南

東引張の応力場が卓越するドメイン 5 に対し、ドメイン 2 では応力解がばらつき、ドメイン 5 と

は大きく異なる結果となった（図 4.1.2-35）。ドメイン 3、4 及び 6 にも、北東―南西圧縮・北西

－南東引張の応力場は認められなかった。 
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ドメイン 5 が示す応力解には、いずれも北西－南東トレンドの σ3軸を持ち、北東ないし南西に

高角傾斜する σ1 軸を持つ正断層性のものと、北東－南西トレンドでほぼ水平な σ1 軸を持つ横ず

れ断層性のものとが認められる。地震データに基づく解析からは、前述した本研究における検討

に加え、既往研究（Yukutake et al., 2015）においても、本地域では北西－南東引張の応力場と

なるが、これはドメイン 5 が示す応力解と調和的であると言える。南九州せん断帯の領域に位置

する霧島火山群の分布も、北西－南東引張の応力場の下で形成される東西走向の左ずれ断層と北

東－南西走向の正断層に規制されていると主張されているが（鍵山, 1994）、ドメイン 5 が示す応

力解は、この主張とも矛盾しない。 

地質調査を行った範囲は、GNSS観測に基づく計算から得られた2本の変形中心（図 4.1.2-27）
の間に位置する。すなわち、範囲全体が南九州せん断帯の中に含まれるが、小断層がせん断帯の

影響で変位している領域は、ドメイン 5 で示されるように部分的であることが分かった。左ずれ

のせん断帯に伴う地殻の変形は、GNSS 観測から推定されるひずみ集中帯の範囲内で漸移的に進

行しているのでなく、（おそらく複数個所で）局所的に進行している可能性がある。以上の地質学

的検討は、地形的に不明瞭な活構造による破壊や変形の力学的影響範囲を把握する手法の一つに

なり得ると言える。 
一方、ひずみ集中帯のどこで変形が局在化するか、あるいは、変形の局在化が広域的なテクト

ニクスとどのように関連しているかについて議論するためには、より広い範囲での地質調査から

の検討が必要である。また、GNSS 観測や自然地震観測によるデータから地下の地質構造を詳し

く議論できるようになるためには、一般的には少なくとも、数年単位での観測を継続することが

必須となる。地層処分事業などのプロジェクトにおいては、これらの観測データに基づく議論が

定まるよりも前に地質調査に着手することが求められることも想定される。概要調査から精密調

査へ進む地層処分サイト選定プロセスのように、段階的に範囲を絞っていく調査においても、定

期的に広域的な観測データを見直し、個々の調査結果を踏まえて下された解釈の妥当性検証を繰

り返すことが重要である。 
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図 4.1.2-29 踏査範囲周辺の地質図とリニアメント分布 

白枠は応力逆解析を実施した各ドメインを示す。地質分布は産総研地質調査総合センターの日

本シームレス地質図 V2 に基づく。リニアメント分布は後藤ほか（2020）による。黒点は気象庁

データに基づく 1997 年から 2001 年までの微小地震分布を示す。星印は 1997 年の鹿児島県北

西部地震の震央で、鹿児島大学理学部（1997）による。 
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図 4.1.2-30 解析に採用した小断層（緑丸）及び破砕帯（赤丸）の分布 

地質図の凡例は図 4.1.2-29 と同じ。 
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図 4.1.2-31 踏査範囲周辺の地震データを用いた応力インバージョン解析の結果 

(a)～(d) は解析対象期間（2002 年 6 月～2015 年 12 月）の南九州の微小地震分布を示し、(a)

の赤点線囲みが応力インバージョン解析に含めた微小地震の分布範囲である。(e) は応力インバ

ージョン解析の結果で、丸印は最大主応力（S1）軸、三角印は中間主応力（S2）軸、四角印は最

小主応力（S3）軸の方向をそれぞれ示す。これら 3 つの主応力軸の 95%信頼領域は、背景にプロ

ットされたより小さな記号の分布によって表現されている。(f) はミスフィット角及び応力比の計

算結果のヒストグラムを示す。いずれのデータも原子力機構（2018）による。 
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図 4.1.2-32 微小地震から求めた最適応力と小断層とのミスフィット角の分布 

黒四角の囲みは応力逆解析におけるドメイン区分を示している。等高線図はミスフィット角 30

度以下の小断層のカーネル密度分布を示す。バンド幅は Maximal Smoothing Bandwidth（Terrell, 

1990; Fotheringham et al., 2000）、カーネル関数に Gaussian Kernel を用いた。本事例の場合、

バンド幅は 1973 m と計算され、地質踏査を行った沢の平均的な分布間隔と概ね一致し、データ

空白域の相互補完として有効であると言える。また、鹿児島県北西部地震のうち Mj6.6 の地震の

余震域の幅とも概ね一致する。さらに、このようなバンド幅の検討は、対象地域のデータ地点間

隔の制約要因となる沢の分布間隔を踏まえた調査範囲ならびにデータ量の検討にも応用すること

ができる。背景の陰影図は地理院タイル（陰影起伏図）、（傾斜量図）を使用した。 
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図 4.1.2-33 応力逆解析結果 

各ドメインの一番左のステレオネットは、小断層の姿勢の極をプロットしたものである。 
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図 4.1.2-34 踏査範囲周辺における主要なテクトニックイベントと応力場 

時代の新しい順に示してある。 
 



141 

 

 
図 4.1.2-35 柊野層に発達する小断層のみを対象とした応力逆解析結果 
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4.1.3 1984 年長野県西部地震の余震域を事例とした検討 

1984 年長野県西部地震（1984 年 9 月 14 日発生）は、長野県王滝村を震央とする Mj 6.8 の極

浅発地震であるが、地表地震断層は確認されなかった（山科ほか, 1985）。本項では、地下には活

構造が伏在し、活断層地形は不明瞭である本地震の余震域を事例として、検討対象とした地理的

範囲の広い順に、地球物理学的検討、地形学的検討、地質学的検討について述べる。 

 
(1) 地球物理学的検討 

測地学的な検討として、1984 年長野県西部地震の震源域近傍（図 4.1.3-1 赤色星印）における

GNSS 変位速度を用いたひずみ速度分布について、2007 年 1 月 1 日から 2009 年 12 月 31 日の

GEONET F3 解（中川ほか, 2009）を用いて解析を行った。この解析では、Shen et al. (1996) の
手法によりひずみ速度の推定を行っている。同期間中に同領域で Mj 5.0 を超える地震は発生し

ていない。まず、ひずみ速度推定の入力データとなるユーラシアプレートに対する中部地方東部

から関東地方西部にかけての領域における上記 3 年間の変位速度を示した（図 4.1.3-1）。概ね、

西北西方向へ約 2 cm/yr 程度で変位しており、1984 年長野県西部地震の震源は、新潟神戸歪集中

帯（Sagiya et al., 2000）の外に位置するものの、非常に隣接した位置であることがわかる。これ

らの変位速度より推定されるせん断ひずみ速度（図 4.1.3-2）は、1984 年長野県西部地震の震源

域付近で 4.0×10-8 /yr、面積ひずみ速度（図 4.1.3-3）は、1.3×10-7 /yr で収縮していることがわ

かった。同時にこの収縮域は、御嶽山の北東部を中心とした直径約 50 km の収縮域（1.0×10-7 
/yr）に位置し、2014 年の御嶽山噴火の噴火前の準備過程との関連が予想されるが、詳細につい

ては今後の検討課題である。ひずみ速度主軸分布（図 4.1.3-4）については、N41.55°W 方向へ

1.0×10-7 /yr の短縮、N48.45°E 方向へ 2.4×10-8 /yr の短縮という結果が得られた。1984 年長

野県西部地震の主要な破壊は、西南西方向の長さ約 10 km の断層の右横ずれ断層運動によるもの

で、余震分布や地震のメカニズム解の情報などと合わせると（溝上ほか, 1985）、前者の短縮方向

はこの地震を発生させた P 軸の方向と調和的であった。 

地震学的な検討として、1984 年長野県西部地震の余震域周辺の地震によるメカニズム解なら

びにそれらの P 軸方向の分布をまとめた（図 4.1.3-5）。図 4.1.3-5 のメカニズム解・P 軸の方向

は 1997 年 10 月 1 日から 2020 年 12 月 31 日までの気象庁一元化震源のうち、気象庁により P
波初動メカニズム解が推定された 57 個の地震について示している。この領域近傍では、Yukutake 
et al. (2010)が小地震の P 軸の分布を推定しているが、この 57 個の地震の P 軸の分布もそれと

調和的な方向を示す。図 4.1.3-5 の挿入図に示したように、この領域での P 軸の方向は、概ね西

北西-東南東方向を示している。また、既往文献に基づき、余震域の広がり、応力場の地域性を図 
4.1.3-6 にまとめた。溝上ほか(1985)は、1984 年長野県西部地震直後の余震活動と主な余震のメ

カニズム解から、図 4.1.3-6 の緑の網掛け領域で示した、地表には断層が現れなかった潜在断層

領域を 6 つ推定した。網掛け領域内の矢印は、溝上ほか(1985)による横ずれすべりの方向を示す。

これらの領域の分類は、Yamazaki et al. (1992)の 1986 年長野県西部合同地震観測で得られた余

震のメカニズム解の分類領域ともほぼ調和的である。また、Yukutake et al. (2010)は、1984 年

長野県西部地震の本震断層東側の領域での応力場の空間変動を推定し、主に 3 つの領域に分割さ

れることを示した。1 つ目の領域は、𝜎ଵ軸は主に西北西-東南東方向、𝜎ଶ軸は水平方向である領域

である（図 4.1.3-6 の黄色の領域）。2 つ目の領域はその西側の領域で、𝜎ଵ軸はほぼ南北方向、𝜎ଶ

軸は水平方向にあり、応力比が低い領域（図 4.1.3-6 の青の領域）である。3 つ目の領域は、𝜎ଶ軸

の plunge が鉛直に近い領域（図 4.1.3-6 の赤の領域）である。これらの研究から、長野県西部地

震の本震周辺ならびに北東部では、西北西-東南東方向に𝜎ு௠௔௫を持つ逆断層ないし横ずれ性の応

力場が、顕著であることが分かる。Yukutake et al. (2010) で推定されたような数 km 範囲の地
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域性が見て取れるものの、おおむね西北西-東南東ないし東西方向の圧縮場となっている。 
地球電磁気学的な検討として、検討対象地域で発生した地震の震源域に関する知見を、既往文

献（Ichihara et al., 2018; 飯尾ほか, 2000; Kasaya et al., 2002）を基に整理した。2017 年長野

県南部の地震（M5.6）は御嶽山南東麓（長野県木曽町から王滝村にまたがる地域）で発生した、

西北西―東南東方向に圧縮軸を持つ逆断層型地震である（名古屋大学, 2017; 気象庁, 2017）。本

震、余震とも震源の深さは 2～4 km と推定され、周辺の群発地震の震源約 4～9 km と比較して

かなり浅いと考えられている（Ichihara et al., 2018; Terakawa, 2017）。御嶽山麓では地下深部

の流体が群発地震の活動に関与していると考えられているため（Takahata et al., 2003; Nishio 
et al., 2010）、地震地域浅部の流体経路を詳細に把握することで、浅部地震である当該地震の発

生機構を解明できる可能性がある。Ichihara et al.（2018）は約 10,000 Hz～0.2 Hz の周波数帯

を用いた広帯域地磁気・地電流（MT）探査を実施し、約 5km 以浅の範囲の高解像度の三次元比

抵抗解析を試みた。その結果、同位体比分析（Takahata et al., 2003; Nishio et al., 2010; Sano 
et al., 2015）によりマントル起源の流体の存在が示唆された箇所の下部に 300Ω・m 未満の低比

抵抗領域が認めれ、その低比抵抗領域の境界付近に震源が集中していた。以上のことから、当該

地域下部の岩質、温度及び流体の不均質な分布に起因する応力集中領域が、高・低比抵抗境界と

して高い空間分解能で把握できた事が示されている。また、1984 年長野県西部地震の震源域周辺

の電気伝導度構造については、震源断層が不均質性の境界部に位置し、不均質構造は 4 km 程度

の規模を持つとの報告がある（飯尾ほか, 2000; Kasaya et al., 2002; Kasaya and Oshiman, 2004）。
1984 年長野県西部地震及び 2017 年長野県南部の地震における地下の不均質性の空間規模は、図

読から数 km 程度で、パッチワーク状に低比抵抗部と高比抵抗部が分布している。なお、飯尾ほ

か（2000）は、1984 年長野県西部地震において地表地震断層が現れなかった理由として、地表付

近の低比抵抗部が塑性変形することにより破壊の進行が妨げられた可能性を述べている。以上の

既往文献により、検討対象地域の地震活動に関与すると考えられる地下深部の流体の経路を低比

抵抗分布として、流体による飽和度の差異、及び震源断層や応力集中領域の範囲を高・低比抵抗

境界として高い精度で推定可能であるとの知見が得られた。 

測地学的、地震学的、地球電磁気学的な検討からは、御嶽山の火山活動や 2017 年の地震の影

響、あるいはこれらにおける km オーダーの不均質性の考慮が必要であるものの、おおむね西北

西－東南東方向ないし北西－南東方向の圧縮応力場の推定が妥当と判断される。これは塚原・池

田（1991）などにより示されてきた本州中央部の応力場と調和的である。 
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図 4.1.3-1 ユーラシアプレートに対する GNSS 変位速度分布 

2007 年 1 月 1 日から 2009 年 12 月 31 日までの平均変位速度。赤星は 1984 年長野県西部地震

の震央、赤三角は御嶽山を示す。また、新潟－神戸歪集中帯に灰色のハッチをかけて示した。 
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図 4.1.3-2 GNSS 変位速度から推定されるせん断ひずみ速度分布 

赤星は 1984 年長野県西部地震の震央、赤三角は御嶽山を示す。黄色丸はひずみ速度の推定に

利用した GNSS 観測点を示す。また、新潟－神戸歪集中帯に灰色のハッチをかけて示した。 

 

図 4.1.3-3 GNSS 変位速度から推定される面積ひずみ速度分布 

赤星は 1984 年長野県西部地震の震央、赤三角は御嶽山を示す。黄色丸はひずみ速度の推定に

利用した GNSS 観測点を示す。寒色は収縮、暖色は膨張を示す。また、新潟－神戸歪集中帯に灰

色のハッチをかけて示した。 
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図 4.1.3-4 GNSS 変位速度から推定されるひずみ速度の主軸分布 

赤星は 1984 年長野県西部地震の震央、赤三角は御嶽山を示す。黄色丸はひずみ速度の推定に

利用した GNSS 観測点を示す。青色は短縮、赤色は伸張を示す。また、新潟－神戸歪集中帯に灰

色のハッチをかけて示した。さらに、地震学的検討及び地形学的検討に関する適応範囲をそれぞ

れ緑色と橙色の長方形で示した。 
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図 4.1.3-5 対象領域における震源メカニズムと P 軸の分布 

左）1997 年 10 月 1 日〜2020 年 12 月 31 日に発生した地震の震源メカニズムの分布。表示領

域（35.7〜36.0°N, 137.4〜137.8°E）内で発生した深さ 15 km 以浅の気象庁一元化震源のうち、

気象庁により P 波初動メカニズム解が推定された地震（合計 57 イベント）を表示。図中の矩形

領域は、Yoshida and Koketsu (1990) による 1984 年長野県西部地震の本震断層を示し、赤三角

は御嶽山山頂、黄色の星印（大; 右）は 1984 年長野県西部地震の本震（M 6.8）の震央を、黄色

の星印（小; 左）はその最大余震（M 6.2）の震央を示す。（右）左図に示した震源メカニズム解に

ついての P 軸の分布。バーの長さは固定。57 イベントの P 軸と T 軸の下半球上の分布を挿入図

に示した（青が P 軸、赤が T 軸）。 
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図 4.1.3-6 地震学的な既往研究に基づく余震域及び応力場の分布の模式図 

黒の矩形領域はYoshida and Koketsu (1990) による1984年長野県西部地震の本震断層を示す。

緑の網掛け領域は、溝上ほか(1985) による余震活動から推定された潜在断層系のセグメントを示

す。矢印は卓越した横ずれすべりの方向を示す。黄色、青、赤の領域は、Yukutake et al. (2010) 

の応力インバージョンの結果の模式図を基にした、異なる主応力軸方向の領域を示す。各領域で

の典型的な主応力軸方向も示した。 

 
(2) 地形学的検討 

今年度は、1984 年長野県西部地震震源域周辺の東西 22.6 km、南北 13.6 km の約 300 km2を

対象に、活断層・リニアメントの検出を目的とした空中写真判読を行った。用いた空中写真は、

主として米軍撮影の縮尺 1/4 万、必要に応じ 1960 年代～1970 年代に国土地理院が撮影した縮尺

1/2 万～1/1 万である。リニアメントの判読は日本電気協会・原子力規格委員会（2008）の 4 段階

の判読基準に不明瞭なリニアメントを対象とする下位の基準を加えたもので実施し、判読線を活

断層の可能性に応じた 5 段階で評価（A～E ランク）した。これは、南九州せん断帯で判読した

事例である後藤ほか（2020）の基準及び評価と同じである。 
空中写真判読の結果を図 4.1.3-7 に示す。王滝川沿いの一部に分布する河成段丘の変位・変形、

系統的な河谷の屈曲といった明瞭な断層変位地形は確認されず、活断層の分布は特定できなかっ

た。一方で、判読範囲の山地全域にわたり 141 条のリニアメントが認められた。大部分はランク
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の低い D 及び E ランクのリニアメントであり、南東部に 1 条の C ランクのリニアメントが分布

する。今回判読した D、E リニアメントは、直線谷及び直線崖とそれに伴う鞍部が主な地形要素

である。C ランクリニアメントは前述の地形要素とともに右ずれの河谷の屈曲を伴うが、複数確

認されず断層変位地形としては不明瞭である。また、1984 年長野県西部地震時には、本地域に存

在する導水路トンネルに天端の欠落やクラックといった変状が確認されている（小林ほか, 1985）
が、変状発生地点を通過するリニアメントは認められなかった。 
調査地域の一部では、加藤ほか（2004）が空中写真判読でリニアメント（LC、LD）を抽出して

いることから、判読線を淡色太線で図示した（図 4.1.3-7）。加藤ほか（2004）は 4 段階（LA～LD）

評価の基準を用いており、日本電気協会・原子力規格員会（2008）の判読基準と内容が近い。本

事業の判読結果と比較すると、多くのリニアメントの位置が異なり、比較的長いリニアメントを

断片的に判読している認定傾向の違いがあるものの、一部は同じリニアメントを抽出している。 

 

図 4.1.3-7 1984 年長野県西部地震震源域周辺のリニアメント判読図 

ベースマップは地理院タイル（陰影起伏図）と（傾斜量図）を用いた。黄色の四角は長野県西

部地震時に水力発電用の導水路トンネルで確認された変状の位置（小林ほか, 1985）。 

 
次に、地質とリニアメントの分布（図 4.1.3-8）について述べる。判読範囲の東部には、美濃帯

の付加体である砂岩～砂泥互層が主に分布している。本地域における走向は、概ね東北東－西南

西であり、同様の方向のリニアメントが分布している。西部～南西部の大部分には、濃飛流紋岩

が分布する。当該地域には、北東－南西走向の断層及びそれと並行な比較的長いリニアメントと、

様々な方位の短いリニアメントが分布する。北東－南西走向のものは判読範囲の南西に位置する

阿寺断層帯と直交する方向である。北部中央には御嶽山とその火山岩類が分布しており、その南

側斜面に位置する谷に沿って南北方向のリニアメントが分布している。 
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図 4.1.3-8 リニアメントの分布と周辺の地質 

ベースマップは地理院タイル（陰影起伏図）と（傾斜量図）を用いた。地質及び断層の分布は

日本シームレス地質図 V2 を利用した。 

 
以下、リニアメントの特徴及び分布について解析結果を述べる。判読したリニアメントの長さ

は最長のものが 7.3 km、最短のものが 0.6 km である。1.5 km 以下のものが全体の 50 %を占め、

1 km 前後のものが最も多い（図 4.1.3-9）。リニアメントの長さを南九州せん断帯の事例（後藤

ほか, 2020）と比較すると、判読範囲（約 9300 km2）と判読数（1327 条）に差はあるものの、

長さの構成比は類似している。また、加藤ほか（2004）のリニアメントを含む全域のリニアメン

トを対象に、方位の傾向を把握するためローズダイヤグラムを作成した。リニアメントはそれぞ

れ規模（長さ）が異なり、単純に条数で表示をすると規模の大きいリニアメントを過小評価し卓

越方向が不明確になる可能性がある。そのため、各リニアメントを 100 m 単位で分割したうえで

計数することで、規模を考慮した。リニアメントの方位は長野県西部地震の余震分布の方向と同

様の北東－南西系が卓越しており、20°～50°E 及び 70°～80°の方位に伸びるリニアメントが特に

多い。 
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図 4.1.3-9 リニアメントの長さと数の関係（左）及びローズダイヤグラム（右） 

 
続いて、リニアメント分布の地域的な特徴を把握するため、2 km 幅のグリッドにより判読範

囲を細分し、リニアメントの密度と方位を図示した（図 4.1.3-10）。密度は各範囲に重なるリニア

メントの合計長をグリッド面積で割ることで算出した。リニアメント分布密度については、御岳

湖から王滝川の南側が相対的に高い。リニアメントの平均方位は、判読範囲の北部は南北系が多

く、中部から南部にかけて東西ないし北東－南西系である。1984 年長野県西部地震の余震分布の

伸長方向と同様の東北東－西南西方向のリニアメントは、本震の震源位置周辺に集中しておらず、

余震分布の南側に位置する判読範囲の中部から東南部に散在している。 

 

 
図 4.1.3-10 2 km ごとのリニアメントの方位と分布密度 
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以上をまとめると、本地域で実施した地形判読で明瞭な断層変位地形が認められなかったこと

から、既往研究と同様、長野県西部地震に関連する活断層の分布は不明瞭である。また、判読範

囲全域にリニアメントが分布するが、活断層の可能性が低いリニアメントに限られる。しかしな

がら、本震の震源位置の南側である判読範囲の中部から南東部にかけて長野県西部地震の余震分

布と同様の東北東－西南西方向のリニアメントの方向が卓越し、密度が相対的に高い地域が認め

られた。これらは、現地調査段階における踏査ルートの選定で活用可能な情報と考えられる。本

震から最大余震位置にかけて分布する微小地震の分布域とともに、これらの地域で詳細な調査す

ることで活断層を認定するための証拠が得られることが期待される。 

 
(3) 地質学的検討 

今年度の地質学的検討として、南九州せん断帯と同様な手法を適用し、図 4.1.3-11 に示す範囲

1～5 の地域を主な解析領域とする地質調査に着手した。調査では、破砕帯の有無や小断層の断層

面に発達する線構造（条線）に記録されている運動方向データの取得を行った。得られたデータ

に対して応力逆解析を適用し、応力場に関する情報の抽出を試みた（図 4.1.3-12）。調査ルート

は、1984 年長野県西部地震の震央が美濃帯分布域にあることや現地の露頭状況を踏まえ、主に美

濃帯分布域と、一部濃飛流紋岩及び花崗岩分布域で南北方向の林道沿いを選択した。また、調査

結果を解析する領域は、同地震の震央を通る N70°E 方向の線を中心とした幅 2 km を基準に、美

濃帯については範囲 1 と 2、範囲 3 と 4 と南北方向に分け、南北方向の変化の有無を検討した。

また、濃飛流紋岩地域については、範囲 5 として解析を行った。ここで採用した N70°E の方向

は、地震学的に推定された 1984 年長野県西部地震の震源断層の走向である（Yoshida and 
Kohketsu, 1990）。幅 2 km は、南九州せん断帯における 1997 年鹿児島県北西部地震の規模が Mj 
6.7 であり、余震分布の幅が緯度 1 分（1.85 km 程度）であったことを踏まえ、1984 年長野県西

部地震の規模が Mj 6.8 とされていることから便宜的に少し幅を広げて設定したものである。な

お、範囲 1～2 は、御岳湖北岸のリニアメント密度が中程度の南北に連なる地域である。また、今

回の現地調査人工は事前に実施した露頭の露出状況確認も含め、およそ 20 人日である。調査に

おける方位データの読み取り精度は±1～2°で、通常のクリノメーターを用いた地質調査レベル

である。 
現地調査の結果、断層ガウジを伴う比較的規模の大きな破砕帯は、濃飛流紋岩分布域の 1 か所

を除き確認できなかった。条線を伴う小断層は、約 100 か所で確認された。応力逆解析には 113
データを用いた。その結果（図 4.1.3-12）、範囲 1～3 からは北西－南東方向の最大主圧縮応力が

得られた。範囲 4 からはほぼ南北方向の最大主圧縮応力が、範囲 5 からは北東－南西方向の最大

主圧縮応力が得られた。このうち、範囲 1～3 の北西－南東方向は、1984 年長野県西部地震の本

震の右横ずれの運動や、今回実施した GNSS 解析結果と調和的である。すなわち、本地域におい

ては、地下の右ずれ断層が地表の断層や割れ目に影響を与えている領域が 2 km を超えている可

能性がある。一方で、今年度の地質学的調査結果のみから、地下に存在する活断層の位置や走向

及び規模を、被害地震発生前に指摘することは困難である。ただし、現世応力場と調和的な応力

場が得られたことから、地下になんらかの活構造が潜在している可能性を指摘することはできる。

したがって、今年度の調査地域の空白域においても調査を展開し、引き続きデータを拡充してい

くことにより、10 km 四方程度範囲の潜在活構造の有無や影響範囲などに関する知見が得られて

くることが見込まれる。 
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図 4.1.3-11 小断層データ採取位置 

ベースマップは地理院タイル（陰影起伏図）を用いた。太い黒枠は応力逆解析用に地域区分し

た範囲を示す。地質分布は産総研のシームレス地質図 V2 を、震源分布は気象庁の地震月報（カ

タログ編）（気象庁, 2021）の値を用いた。 
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図 4.1.3-12 応力逆解析の結果 

左は小断層のステレオ投影図で、断層面の大円及びすべり方向、変位センスを示す。 
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4.1.4 線構造の形成に係る変形実験 

活断層地形が不明瞭な地域において、現在の地表に露出する露頭から条線と運動方向の情報を

集め、地下に伏在する活構造を推定しようという試みは、地下の断層のずれが、地表の幅広い影

響領域において、顕著な破断を伴わない連続体的な変形（塑性変形）や、散在する多数の割れ目

に沿った微小なずれによって解消されることを仮定している。こうした推測は、地質学的には松

田（2000）など、地球物理学的には飯尾ほか（2000）などにより提案され、近年では Tamura et 
al.（2020）などにより微小断層の変位が大規模な活構造帯（新潟－神戸歪集中帯）の第四紀の変

形に寄与していることが実証されつつある（Tamura et al., 2020）。そこで、地質学的検討で着

目する条線の形成条件の検討を目的として、地盤材料の力学試験で用いられる直接せん断試験機

（一面せん断試験機）を用い、南九州せん断帯で採取した四万十帯の砂岩を滑らせる試験に着手

した。現在までに、上載圧 2 MPa または 4 MPa で、14 mm 滑らせる試験を行っている。これら

の上載圧は、岩盤の密度を 2500 kg/m3とした時、それぞれ地下約 80 m、約 160 m に相当する。

有効応力として静水圧を考慮すると、それぞれ地下約 130 m、約 270 m に相当する。試料は、直

方体試料をダイヤモンドカッターで半割し、そのままの仕上げとした面（約 5 cm×7 cm）を接触

させて滑らせた。その結果、上載圧 2 MPa、4 MPa の試験とも、条線が形成された（図 4.1.4-1）。
地下 80 m の深度は、年間 0.1mm の削剥で 80 万年に相当する。有効応力に関する水の効果を考

慮しても、期間は 2 倍以下となる。したがって、現在露頭で観察される条線の中には、第四紀の

テクトニックセッティングにおいて地下で形成されたものが地表に現れたものを含んでいる可能

性がある。今後、地表付近のどの程度の深度条件まで条線が形成されうるかについて検討するた

め、さらに様々な条件や試料での実験データが蓄積されることが望ましい。 

 
 

 
 

図 4.1.4-1 上載圧 2 MPa、変位量 14 mm、室温条件の試験で形成された条線 

 
 
 

101 cmmm 1 cm 
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4.1.5 まとめ 

本事業では、昨年度までに南九州せん断帯を事例に整備を進めた地形学的手法、地球物理学的

手法、地質学的手法の三種類を組み合わせた体系的な調査・評価技術について、精度・信頼性の

向上に向けた課題が残されている地球物理学的手法、地質学的手法のデータ蓄積を進めた。また、

地質学的手法として提示した応力逆解析を用いた手法の適用事例の蓄積のため、1984 年長野県

西部地震の余震域を対象とした事例研究に着手した。 
南九州せん断帯において 2016 年 3 月より 2020 年 11 月末まで 4 年 8 か月にわたり実施した稠

密 GNSS 観測結果については、概要調査に活用する際に必要となるデータ解析の流れをフロー図

で示すとともに、各段階の補正方法を詳述した。本地域は、求められるべき南九州せん断帯の変

位速度場を得るために、付近で発生した 2016 年熊本地震後の粘弾性緩和、霧島山・桜島の火山

活動に伴う地殻変動、豊後水道で発生したスロースリップに伴う地殻変動、2019 年の日向灘の地

震（M6.3, M5.6）に伴う地殻変動、2016 年熊本地震の余効すべりによる地殻変動、プレートの沈

み込みによる弾性変形などの影響を除去・補正する必要があり、ここでの検討事例は様々なテク

トニックセッティングにおける横ずれせん断帯の動きを捉えるために活用することができる。南

九州せん断帯の固着域下限深度とすべり速度は、2 つの変形中心の存在を仮定することにより、

8.13±11.26 km と 10.06±4.13 mm/yr 及び 5.23±13.36 km と 6.43±4.24 mm/yr と推定され、

1997 年鹿児島県北西部地震の震源の深さからみて、従来の結果に比較して妥当性のある値とな

った。また、2 つの変形中心は、稠密観測に基づいて初めて仮定し得たものであり、新たな調査

を計画する場合には稠密観測の展開だけでなく、データ解釈方法の選択肢として複数の変形中心

を考慮することが重要であると考えられる。 
地質学的なデータ蓄積としては、南九州せん断帯の変形方向と調和的な応力場を示す領域の特

定に係る信頼性の向上を図る目的で、四万十帯柊野層に発達する破砕帯・小断層からデータを拡

充して解析を実施した。データ拡充地域は昨年度までのデータ数が相対的に少ない北部である。

その結果、地震学的に求められる現在の応力場に対し、調和的な条線データを示す（ミスフィッ

ト角が小さい）ものが多い領域は、1997 年鹿児島県北西部地震の余震域直上（ドメイン 5）及び

北に並走する（ドメイン 2）2 つの領域であることが見出された。また、応力逆解析によれば、ド

メイン 5 が示す北東―南西圧縮・北西－南東引張の応力解は GNSS 観測から得られた現在のテ

クトニッセッティングと調和的であるのに対し、ドメイン 2 の応力解はばらつくことが明確にな

った。なお、四万十帯の砂岩を用いた条線形成実験からは、地表で観察される条線が第四紀のテ

クトニックセッティングのもとで形成されたと解釈しうる結果が得られている。 
1984 年長野県西部地震の余震域については、国土地理院の GEONET や気象庁地震データな

ど、既存観測網を用いたひずみ速度場の解析と地震メカニズム解分布の検討を実施した。また、

同地震の後、ならびに付近で発生した 2017 年長野県南部の地震（M5.6）の後に実施された地震

学的及び地球電磁気学的研究を整理し、地震活動に関与すると考えられる地下深部の流体の経路

を低比抵抗分布として、流体による飽和度の差異、及び震源断層や応力集中領域の範囲を高・低

比抵抗境界として高い精度で推定可能であるとの知見が得られた。これらのことから、地殻内の

流体の分布や km オーダーの不均質性の考慮が必要であるものの、おおむね西北西－東南東方向

ないし北西－南東方向の圧縮応力場が推定された。これにより、地質学的検討において、応力逆

解析による潜在活構造の推定時に前提とする応力場やテクトニックセッティングに関する情報が

得られた。ただし、こうした情報は、1984 年と 2017 年の地震のように、研究対象となる地震が

発生した場合に研究が充実することによって比較的詳細に得られたものであり、最近の大地震が

ない地域で調査を行う場合には、測地、地震、地球電磁気学的調査が必要である。地形学的検討

として、南九州せん断帯と同様に空中写真を用いたリニアメント判読を実施し、大部分のリニア
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メントはランクが低いこと、活断層地形は不明瞭であること、余震分布の伸び方向と調和的な

N70°～80°E の方向と北東－南西方向（N20°～50°E）に伸びるリニアメントが多いこと、南九州

せん断帯と本地域とで長さ構成比が類似することが確認された。長さ構成比の類似性は、活断層

地形が不明瞭な地域の特徴を表す可能性があり、今後のデータ蓄積が望まれる。また、余震分布

域から南方に約 5 km 離れた領域には密度が相対的に高く、東北東－西南西方向のリニアメント

が卓越する様子が認められた。地質調査においても南九州せん断帯と同様の手法を適用し、今年

度得た 113 データを用いて応力逆解析を実施したところ、1984 年長野県西部地震の帯状の余震

域において、同地震の本震の右横ずれ運動や GNSS 解析結果と調和的な結果が得られた。ただし、

今年度の結果のみから同地震を引き起こす地下の活断層の規模や走向を指摘するのは困難である

ため、引き続きデータを拡充する必要がある。しかしながら、なんらかの潜在活構造が存在する

ことを着手年度の概査から指摘できる結果となっており、南九州せん断帯において示された複数

の手法を組み合わせる調査手法の有効性は、本地域を事例として確認されつつあるものと見込ま

れる。 
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4.2 断層の活動性評価指標を提示するための分析・試験、年代測定による検討 

4.2.1 背景と目的 

地層処分事業に当たっては、上載地層がない場合の断層の活動性や地質断層の再活動性を把握
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Tagami, 2012）などが試みられてきたが、現状、信頼性の高い調査・評価技術は確立されておら

ず、さらなる高度化が必要である。 
本事業では、放射年代測定、機械学習、石英水和層の 3 つの手法・指標に基づいた検討を実施
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法（Fukuchi et al., 2007; Fantong et al., 2013）、フィッション・トラック（FT）法（Murakami 
and Tagami, 2004; Murakami et al., 2006a）、(U-Th)/He 法（Yamada et al., 2012）及び粘土鉱

物の K-Ar 法（Zwingmann and Mancktelow, 2004; Niwa et al., 2016b）について、当該分野の

研究を精力的に進めてきた大学との共同研究を通じた技術の高度化を試みる。ルミネッセンス法

については、特に赤外線励起による長石のルミネッセンス（IRSL）法に着目した検討を進める。

機械学習に基づく検討では、Kuwatani et al.（2014）が津波堆積物と非津波堆積物の化学組成を

もとに機械学習による多変量解析を実施し両者の分類に成功していることから、同様のアプロー

チを既知の活断層及び非活断層の破砕帯内物質に適用し、化学組成などの指標を用いた断層活動

性評価の高度化を試みる。石英の水和層に基づく手法では、断層破砕帯内物質に対する新たな年

代測定手法の構築を目指し、石英粒子の表面に発達した水和層の厚さが、石英が断層運動によっ

て破砕して以降の時間を反映している可能性について検討を行う。 

 
4.2.2 放射年代測定法による断層の活動性評価技術の開発 

(1) IRSL 法による検討 

ルミネッセンスや ESR 年代測定による断層の活動時期の推定は、一般に断層運動に伴い放出

される摩擦発熱などの熱エネルギーによってシグナルが減少またはリセットされることを前提と

している（鴈澤ほか, 2013）。本事業ではルミネッセンス年代測定に関して高度な技術を有し、こ

れらの手法の断層破砕帯内物質への適用性検討に先駆的に取り組んできた石川県立大学との共同

研究により、ルミネッセンスや ESR 法を用いた断層の活動性評価技術の開発を進めている。昨

年度までの検討からは、長石の IRSL（赤外光刺激のルミネッセンス）法については、特に multiple 
elevated temperature（MET）法により測定時のアシスト温度を 50℃とした時に得られる信号

（IR50）において、断層ガウジ試料の部分リセットが認められ、断層の活動性評価に係る有用な

情報が得られる可能性が示唆された。また、IRSL 信号測定で求められたフェーディング率（時

間に伴う非熱的な信号の減衰；Wintle, 1973; Buyleart et al., 2009）に基づくと、異なる温度で

の IRSL 信号における飽和度の違いはフェーディングの強弱が原因ではないことが示された。長

石の IRSL 法の場合、段階的に加熱して異なる温度ごとに信号情報を取り出す MET 法が適用で
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きる点は、断層ガウジにおける低温の加熱の影響を評価するうえで非常に有利であると言える。

一方、石英の OSL 法では、一般に MET 法は適用されない。また、ESR 信号については、IRSL
信号に比べ飽和線量が高く、熱や光に対してはるかに安定なため、より最近の断層運動による熱

影響を検出するのは困難である可能性が示された。 
以上のことから、今年度は、長石の IRSL 法に焦点を絞り、断層岩への適用性についてさらな

る検討を行った。まず、断層岩に対する適用事例の蓄積のため、昨年度対象とした活断層の露頭

（花崗岩と砂礫層が接する阿寺断層の露頭：遠田ほか, 1994）において追加の IRSL 測定を行い、

断層運動に伴い放出される熱が IRSL 信号に及ぼす影響について検討した。今年度測定した試料

は断層ガウジ（TS1）と花崗岩カタクレーサイト（TSB）の 2 試料である。TS1 は加藤ほか（2015）
の FG01、昨年測定した断層ガウジ（TS3）は加藤ほか（2015）の FG03 にそれぞれ相当する。

IRSL 測定のため、本共同研究で構築した手法（原子力機構・電中研, 2019）により 125～250 μm

サイズのアルカリ長石を分離した。測定は、異なる 5 ステップの温度（50, 75, 100, 125, 225℃）

で測定皿を加熱する MET 法により行った。測定手法の詳細は、原子力機構・電中研（2020）を

参照されたい。 
測定の結果、断層ガウジである TS1 は、昨年度測定した TS3 と同様、測定時のアシスト温度

が最も低い IR50 では IRSL 強度が未飽和であったのに対し、それより温度が高い IR75、IR100、
IR125、IR225 ではほとんどが飽和に達した。一方、カタクレーサイトである TSB は、IR75、
IR100、IR125、IR225 だけでなく IR50 でもほとんどが飽和に達した（図 4.2.2-1）。IR50 の未

飽和の要因が断層運動に伴う部分リセットであるとするならば、最新の断層運動では断層ガウジ

しか破壊・変形・変位しなかった、あるいは、断層運動によるそれらの影響により（IR50 が部分

リセットするまで）温度上昇が生じたのは断層ガウジのみにとどまった、といった可能性が考え

られる。ただし、フェーディングの影響の詳細な評価が今後さらに必要である。 
次に、IRSL 信号の熱に対する減衰（残存率）を明らかにし、断層運動に伴う熱影響の規模を制

約するため、大気環境下での加熱実験を実施した。その際、加熱温度は 50～475℃で、温度間隔

を 25℃ないし 50℃に設定した。また、加熱時間を 30 秒、300 秒、3,000 秒に設定し、加熱時間

の違いによる IRSL 信号減衰の比較を行った。なお、詳細な実験手順は付録の共同研究報告書を

参照されたい。 
実験の結果、どの加熱時間でも IR50＞IR125＞IR225 の順により低温から減衰が進行するが、

信号の消失開始温度は、加熱時間が短いほど高くなる（図 4.2.2-2）。また、完全に信号がリセッ

トする温度は、IR225＞IR125＞IR50 の順で高くなる。この加熱実験結果に基づき、温度と時間

の相関を見るためのアレニウスプロットを作成した（図 4.2.2-3）。アレニウスプロットから導か

れる近似直線（図 4.2.2-3 の点線）から計算される、短時間（5～20 秒）の断層加熱による IRSL
リセット開始温度は、IR50 の場合 230～250℃程度となった。ただしこれは大気環境下での実験

結果に基づくものであるため、実際の地質環境により近い水熱条件下での実験データも取得され

ることが望ましい。そこで本共同研究では、熱水による IRSL 信号の減衰とリセットに係る情報

を得るための実験設備の構築にも着手したところである。 
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図 4.2.2-1 断層ガウジ（TS1、TS3）とカタクレーサイト（TSB）の Imax-NI 比較 

Imax は各試料の再生照射 IRSL 強度を Robert and Duller（2004）の成長線関数にフィッティン

グさせた時の IRSL 強度の上限、NI は天然の IRSL 強度を示す。NI/Imax=0.865 以上（グラフの点

線の左上の領域にプロット）だと飽和に達したことになる。TSB ではほとんどの試料で飽和に達

しているが、TS1 と TS3 では、IR50 は未飽和領域にプロットされる。 
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図 4.2.2-2 大気環境下の加熱実験による IRSL 信号の減衰 

A：加熱時間を固定した場合の各 IR の信号強度の減衰。B：各 IR 信号の加熱時間の違いによる

減衰。 
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図 4.2.2-3 大気環境下の加熱実験に基づく IR 信号のアレニウスプロット 

A：各 IR 信号が消失し始める温度－時間条件。B：各 IR 信号が 50％まで減衰する温度－時間

条件。C：各 IR 信号が完全消失する温度－時間条件。 

 
(2) 室内実験に基づいた熱年代による断層活動性評価手法の高度化検討 

熱年代学の手法に基づいた断層活動性評価手法の高度化を目的として、室内加熱実験を用いた

検討を行う。熱年代学の手法は、断層破砕に伴う摩擦発熱や深部流体の滞留に伴う熱異常の検出

に有効であり、断層の活動性評価への応用が期待されている（田上ほか, 2010; Tagami, 2012; 
Tagami, 2019; Tsukamoto et al., 2020）。熱異常を高精度で検出するためには、熱年代計のカイ

ネティクス（温度・時間条件と年代のリセットの関係）の正確な理解が不可欠である。特に、温

度・時間条件以外の要因が、年代のリセットに影響を及ぼすか否かの検証は、年代値に適切な解

釈を与えるうえで重要な課題である。一般に、フィッション・トラック（FT）法では大気中での

加熱実験（例えば、Laslett et al., 1987; Tagami et al., 1998）、(U-Th)/He 法では真空中での拡散

実験（例えば、Farley, 2000; Reiners et al., 2004）の結果を基にアニーリング特性が推定されて

いる。しかし、断層が活動する地下深部では、流体の滞留や還元的な環境が予想され、これらの

条件がカイネティクスに影響を及ぼす可能性が考えられる。したがって、熱年代学の手法を用い

て、より信頼性の高い断層活動性評価を行うためには、これらの影響について検証する必要があ

る。 
昨年度は、地下深部の断層帯を模した水熱環境及び還元環境における、熱年代計のカイネティ

クスの変化について検討するため、ジルコンの室内加熱実験を実施した。ジルコンは、物理学的・

化学的に安定で、シュードタキライトなどの断層岩からも産出するため、断層帯の年代測定にお
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いては重要な対象鉱物の一つとなっている（Murakami and Tagami, 2004; Yamada et al., 2012）。
加熱実験は、スイス・ローザンヌ大学の実験装置を用いて、水熱環境 5 通り、還元環境 5 通り、

計 10 通りの条件で実施した。実験に供した試料は中新世の仁左平デイサイトのジルコンである。

本ジルコンは、FT 長測定に基づいたアニーリングカイネティクスの検討など、ジルコン FT 法の

基礎実験にも使われている実績がある（例えば、Hasebe et al. 1994; Yamada et al., 1995a,b, 
2007; Yamada et al., 2003; Murakami et al., 2006b; Tagami and Matsu’ura, 2019）。 
令和 2 年度は、同じ仁左平デイサイトのジルコンを用いて、加熱試料の比較対象となる、非加

熱状態での試料の熱年代学的データを取得するとともに、比較に供するパラメータの優先度を検

討した。なお、新型コロナウイルスの影響により、ローザンヌ大学では実験室の使用や来客の訪

問が制限されたため、前年度に実施した加熱試料の回収や、追加の加熱実験は実施できなかった。 

 
1) 非加熱時のデータの取得 

加熱試料における熱年代の若返りを正確に評価するには、比較対象となる非加熱時のデータを

高精度で取得する必要がある。今年度は、東濃地科学センター土岐地球年代学研究所（TGC）の

分析施設及び他機関への依頼分析を利用して、(U-Th)/He 年代、FT 年代、FT 長、U-Pb 年代の

高精度測定をおこなった。(U-Th)/He 年代は TGC 及びメルボルン大学（UniMel）、FT 年代と FT
長は(株)京都フィッション・トラック（KFT）、U-Pb 年代は TGC と KFT で測定した。なお FT
年代については、結晶の内部面（4π 面）と外部面（2π 面）の両方で取得した。 
年代測定の結果を、先行研究のデータも含めて表 4.2.2-1 に示す。年代値は多少のばらつきは

あるものの、おおむね 23～21Ma 前後に集中した。これらの 16 年代（#3 と#15 は除く）から、

IsoPlotR（Vermeesch, 2018）で加重平均を計算したところ、統計学的に棄却された#6 を除く 15
年代から 21.516±0.117Ma（2σ）が得られた。以下では、これを便宜的に推奨値として用いる。

今回取得した各年代を仔細にみると、(U-Th)/He 年代は、TGC のデータは推奨値から若い側に、

UniMel のデータは古い側にずれている。また、個々の粒子の年代は、分析誤差から予想される

よりも大きなばらつきを示した。一方で両データを合算した加重平均は、推奨年代と誤差の範囲

で一致する。したがって、粒子年代のばらつきはランダム誤差によるもので、十分な粒子数を測

定した場合の加重平均年代は信頼できると考えられる。U-Pb 年代は、TGC のデータ及び、KFT
の外部面のデータは推奨値と誤差範囲で一致したが、KFT の内部面のデータは誤差範囲を超えて

古い値を示した。この原因としては、古い地質体から取り込まれた inherited core の存在や、マ

グマ溜まりにおける漸次的な結晶の成長による累帯構造の効果が考えられる。FT 年代も、同様

に外部面では推奨値と誤差範囲で一致したが、内部面では誤差範囲を超えて古い。ただし、本デ

ータは有意水準 5%でχ2検定（Galbraith, 1981）に失格しており、結晶内のウラン濃度の不均質

など非ポワソン要因の影響が疑われるため、加重平均の計算の際に統計学的に棄却された事と併

せて参考値とする。FT 長は、100 本の測定結果で 11.36±0.67μm（1σ）となり、Yamada et al. 
(1995b)の報告値である 11.05±0.65μm（1σ）と誤差範囲で一致した。FT 長は単峰性の分布を示

し、試料がジルコン FT 法の閉鎖温度付近で単調な急冷を経験したことが示唆されたが、これも

Yamada et al. (1995b) と整合的である。 
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表 4.2.2-1 年代測定結果一覧 

# Method 
Sample code 

(& note) 
N 

Age ± 2σ 

[Ma] 
Reference 

1 Zr (U-Th)/He NST19 52 20.73 ± 0.40 This study (TGC) 

2 Zr (U-Th)/He NST19 27 23.13 ± 0.56 This study (UniMel) 

3 Zr (U-Th)/He Weighted mean of #1-2: 79 21.51 ± 0.32 This study (TGC+UniMel) 

4 Zr U-Pb (LA) NST19 23 21.66 ± 0.50 This study (TGC) 

5 Zr U-Pb (LA) NST19 (2π surface) 28 21.8 ± 0.2 This study (KFT) 

6 Zr U-Pb (LA) NST19 (4π surface) 13 23.1 ± 0.1 This study (KFT) 

7 Zr U-Pb (LA) NST 40 22.24 ± 0.36 Hasebe et al. (2013) 

8 Zr FT (LA) NST 27 21.5 ± 1.4 Hasebe et al. (2013) 

9 Zr FT (LA) NST19 (2π surface) 29 21.8 ± 3.2 This study (KFT) 

10 Zr FT (LA) NST19 (4π surface) 30 24.5 ± 3.0 This study (KFT) 

11 Zr FT (EDM) NS-704B (4π surface) 11 21.8 ± 1.4 Tagami et al. (1995) 

12 Bt K-Ar #1 (42-60 mesh) - 21.07 ± 0.48 Tagami et al. (1995) 

13 Bt K-Ar #2 (42-60 mesh) - 21.01 ± 0.48 Tagami et al. (1995) 

14 Bt K-Ar #3 (42-60 mesh) - 20.89 ± 0.48 Tagami et al. (1995) 

15 Bt K-Ar Weighted mean of #14-16: - 20.99 ± 0.28 Tagami et al. (1995) 

16 Bt K-Ar NST30 (30-40 mesh) - 21.4 ± 0.4 Sudo et al. (1996) 

17 Bt K-Ar NST30 (30-40 mesh) - 21.4 ± 0.4 Sudo et al. (1996) 

18 Bt K-Ar NST30 (30-40 mesh) - 21.0 ± 0.3 Sudo et al. (1996) 

  Weighted mean (ex. #3, 6, 15) 21.516 ± 0.117  

Zr: ジルコン、Bt: 黒雲母、LA: LA-ICP-MS 法、EDM: 外部ディテクター法、N: 測定点数。 

 
2) 比較用パラメータの検討 

以上の測定結果を踏まえて、加熱試料と非加熱試料の比較に供するパラメータの優先順位を検

討した。最も優先度が高いと判断されるのは、FT 長による比較である。(U-Th)/He 年代による比

較は、加重平均値を用いれば有用であるが、各アリコットにつき数十～百粒子以上を測定しなけ

れば年代値がずれる可能性があるため実用的ではない。FT 年代（FT 密度）は結晶の内部面、外

部面ともに、比較用パラメータとしては不向きと考えられる。内部面においては、ウラン濃度の

不均質により年代値が古い側にずれる可能性があり、年代値の若返りを過小評価してしまう危険

性がある。外部面は、非加熱試料の年代値は推奨年代と一致するが、加熱試料では FT 密度が不

規則な減少パターンを示す上、試料間でも減少パターンが異なることが知られている（例えば、

松田, 1990, 1992）。U-Pb 年代については、閉鎖温度が 900℃を超えており、断層活動性評価へ

の適用が期待できないため、本検討からは除外する。以上のように、仁左平デイサイトのジルコ

ンの年代学的特性を踏まえると、本事業では FT 長を用いた比較を優先的に実施していくべきだ

と判断できる。 

なお、上記の判断は、断層破砕帯への応用の面からも支持される。地質学的な時間スケールで

は、ジルコン FT 法よりジルコン(U-Th)/He 法の方が低い閉鎖温度を持つが（例えば、Reiners et 
al., 2005）、断層面の摩擦発熱のような短時間のイベントではジルコン FT 年代の方が低温でリセ

ットされることが理論的に予測されている（Reiners, 2009; 田上ほか，2010）。実際、シュード
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タキライト中のジルコンを対象とした分析では、FT 法では野島断層や足助断層などで摩擦発熱

に伴う若返りが報告されている（Murakami and Tagami, 2004, Murakami et al., 2006a）。特

に、三重県の中央構造線の事例では、共通の岩石試料を用いたにも関わらず、FT 法ではシュード

タキライトで母岩より若い年代が得られたのに対し（Takagi et al., 2010）、(U-Th)/He 年代では

両者に差はみられなかった（Yamada et al., 2012）。したがって、断層の摩擦発熱の検出には、ジ

ルコン(U-Th)/He 法よりジルコン FT 法の方がより有望だと考えられる。 

 
3) まとめと今後の展望 

前年度に実施した水熱加熱試料との比較に供する、非加熱試料の各種年代学的データの取得を

実施した。具体的には、水熱加熱実験にも用いた仁左平デイサイトのジルコンを用いて、(U-
Th)/He 年代、U-Pb 年代、FT 年代、FT 長を測定した。いずれの測定値も、基本的には先行研究

と整合的な結果となったが、結晶内部面の U-Pb 年代と FT 年代は系統的に古い値を示す可能性

が示唆された。これらの結果及び断層破砕帯への適用可能性から判断すると、今後の非加熱試料

と水熱加熱試料の比較は、FT 長測定に基づいた検討を優先的に進めていくべきである。 

 
(3) 粘土鉱物を対象とした K-Ar 法による検討 

断層ガウジ中には断層運動に伴う熱水活動により生成した自生の粘土鉱物が含まれることが知

られており、K を含み細粒でも Ar を保持することができるイライトは K-Ar 年代測定の可能な

鉱物である。ただし、断層ガウジ中のイライトの K-Ar 年代の評価にあたっては、断層運動起源

の自生イライトと、周辺母岩から混入する他の K 含有鉱物（カリ長石や砕屑性イライトなど）と

の分離・識別・量比の推定や（例えば、Zwingmann and Manckeltow, 2004；Zwingmann et al., 
2010）、閉鎖温度の異なる他の年代測定法の結果と組み合わせて復元される周辺母岩の冷却史を

踏まえた考察（Yamasaki et al., 2013；Niwa et al., 2016b）など、考慮すべき重要な点が複数あ

る。また、断層破砕帯はしばしば、繰り返しの活動に伴い複雑な構造を呈しており、構造地質学

的アプローチに基づく発達史の復元を踏まえた試料採取及び年代測定結果の評価が重要である。

これらの検討をするうえで、断層運動に伴う熱的影響や破壊の影響などと、K-Ar 年代との関係

（自生イライトの形成条件や、イライトからの Ar の離脱など）を把握しておく必要があるが、

そのための基礎的な知見は未だ十分とは言えない。そこで本事業では、K-Ar 年代測定に関して高

度な技術を有し、これらの手法の破砕帯内物質への適用性検討に精力的に取り組んでいる京都大

学との共同研究により、発達史が良く知られている破砕帯試料の K-Ar 年代測定に関する検討や、

鉱物組成既知の試料を用いた実験的検討を進めている。 
本共同研究では、主に次の 3 つのテーマについて K-Ar 年代に関する検討を進めている。1 つ

目は、粉砕が K-Ar 年代に及ぼす影響を検証するための、イライトを豊富に含む米国ウェストバ

ージニア州のシルル系 Rochester shale（Folk, 1962）を用いた、温度・時間・粉砕機構を変えた

複数のケース（未処理試料の測定も含め全 23 ケース）における K-Ar 年代測定である（図 4.2.2-4）。

2 つ目は、天然の試料において、断層運動に伴う機械的な粉砕や熱水活動が K-Ar 年代に及ぼす

影響に関する情報を得るための、延岡衝上断層を貫くボーリングコアを対象とした K-Ar 年代測

定である。本試料では、破砕帯及び隣接する母岩の岩相、物性、鉱物組成及びビトリナイト反射

率などの特徴が詳しく調べられており（Kondo et al., 2005；Hamahashi et al., 2013 など）、特

に、イライト結晶度の詳細な分析により、破砕帯内において、機械的な粉砕の影響が大きい部分

と、熱水活動の影響が大きい部分との識別がなされている（Fukuchi et al., 2014）。3 つ目は、破

砕帯の詳細な記載に基づき第四紀の活動史が復元されている活断層露頭を対象とした K-Ar 年代

測定に関する研究事例の蓄積のための、阿寺断層の露頭（Niwa et al., 2009, 2015）から採取した
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試料に対する K-Ar 年代測定である。 
今年度は、一部の試料について分析値が得られたものの、新型コロナウイルスの影響で実験室

への立入が制限されたことなどにより、分析が遅延し、考察が可能となるだけの分析データをそ

ろえることはできなかった。各テーマについて、引き続き分析データを充実させていくことが今

後の課題である。 

 

 
図 4.2.2-4 粉砕処理を行った K-Ar 年代測定用の試料 

左の写真は、メノウ球体を用いた遊星ボールミルで粉砕した試料。右の写真は、48 個の円筒形

のメノウ製のペレットを試料とともにポリプロピレン容器に詰めた状態で細かく振動させてすり

つぶす McCrone mill で処理した試料。遊星ボールミルに比べ McCrone mill の方が粉砕時の衝撃

が少なく、静かにかつ効率よく粉砕される。 

 
4.2.3 機械学習に基づいた検討 

(1) はじめに 

断層の物理的・化学的性質によって活断層と非活断層を識別できるのならば、上載地層法の代

替手段となり得る。本検討は化学的性質のうち、全岩化学組成に注目し、定量的な化学組成デー

タに対し研究者の先験的な特定元素の選択を排する多変量解析を用いた教師あり機械学習

（Machine-learning techniques）の手法を検討する。対象とすべき断層の最新活動部は一般にわ

ずかな厚みであり、採取できる試料量は少ない。しかし、その最新活動部は断層ガウジなどの細

粒物質からなるため、全岩化学組成分析は通常の岩石学的検討に比較して少量の試料で実施可能

である。また、断層ガウジの採取は露頭調査でもボーリング調査でも実施でき、試料採取に特別

な機材や長期の作業時間は不要である。さらに、室内における採取試料の分離や濃集などの操作

は不要で、XRF などの分析手法は商業ベースでも確立されており、多くの機関で実施・検証が可

能である。したがって、全岩化学組成上の活断層と非活断層の違いを見出すことができるならば、

実際の応用において、原理的に、かつ、現場作業ならびに室内作業上の困難は少なく、実用的な

手法となり得ると考えられる。断層岩類の全岩化学組成分析は、断層岩の起源を探るために古く

から行われてきたが（Shand, 1916；Alf, 1948 など）、Higgins (1971) は、断層岩は原岩が多様

であることから、全岩化学組成や鉱物化学組成、鉱物組合せは分類や識別にそれほど役に立たな

いと指摘した。しかしその後、活断層の特徴や地震時の断層で生じた物理化学過程、地下水と岩

石の反応を解明する観点から、全岩化学組成上の特徴を検討する多くの研究が進展してきた

（Anderson et al., 1980；Tanaka et al., 2001, 2007; Bradbury et al., 2015；Ishikawa et al., 
2014；加藤ほか, 2015 など）。その一方で、非活断層や活断層に付随する古い断層ガウジの全岩
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化学組成上の特徴に関する研究は最近注目を集めつつあるものの比較的少ない（大谷ほか, 2013；
椿ほか, 2016；Niwa et al., 2019 など）。地質体が経験した事象が二択である時にそのどちらであ

るかを定量的に判断する手法の提案として、物質のバルク化学組成データによる、津波由来の堆

積物（津波堆積物）と通常堆積物の区別を試みた例がある（Kuwatani et al., 2014）。そこで、本

事業においては、津波堆積物で用いられた手法と同様に多変量解析を用い、活断層と非活断層を、

線形判別分析による判別得点という同じ数値軸上で、定量的に識別する手法の検討を進めてきた。 
平成 30 年度は、断層ガウジの化学組成データを用い、活断層か否かを判断する判別機として

の判別用一次式群の存否を検討した。その結果、活断層（41 試料）と非活断層（16 試料）の 2 群

を化学組成から正確に分ける一次式が複数得られた。平成 31 年度（令和元年度）には、化学組成

データベースを拡充し、珪長質岩中の断層ガウジの化学組成データ（活断層 53 データ、非活断層

24 データ）を用い、元素数 8（TiO2、Al2O3、MgO、CaO、P2O5、Rb、Ba、Th）で判別率 100％

となる結果を得るとともに、判別への寄与が大きい 4元素（元素種類と寄与の大きさはRb > Al2O3 

> P2O5 > TiO2）を明らかにした。しかしながら、判別用一次式の汎化性能や線形判別分析におけ

る仮定には課題が残った。特に後者の課題としては、化学成分の重量%や ppm のそのままの数値

を使用することの適否が挙げられる。 
化学成分による岩石学的な分類、もしくは岩石学的な起源を明らかにする多くの化学的判別図

では（Shaw, 1972；周藤・小山内, 2002 など）、これらの数値の使用は当然視されており、また、

昨年度までの本研究でも同様である。しかし、化学組成データは、変数の総和が原理的には 100%
となる（定数で固定されている）ため、変数の独立性が保たれず（定数和制約と呼ばれる）、実数

データのように統計処理を行うことはできないことが指摘されている（Aitchison, 1986）。そこ

で、この課題の解決方法である対数比解析（Aitchison, 1986；太田・新井，2006）を用いた組成

データの実数への変換を採用し、手法の統計学的妥当性の向上を試みた。 
令和 2 年度は、継続的なデータベース拡充を進め、化学組成データの対数比変換を採用したほ

か、活断層と非活断層という評価の確実度を A～F に 6 区分することにより、判別式を評価しや

すくした。さらに、文献に基づいて活断層の最新活動時期を 4 つのグループに分け（I～IV）、非

活断層をもう一つのグループ（V）とし、活動終了後の経過時間と元素により異なる濃集（もしく

は移動）の傾向把握に着手した。また、化学的性質によって活断層と非活断層を識別するための

科学的根拠（断層運動と元素の濃集・溶脱メカニズムとの関係）に迫るため、昨年度の検討で判

別への寄与が最も大きい元素となった Rb に特に着目し、断層ガウジ中での元素の存在状態を検

討した。 
本事業は、国立大学法人富山大学との「機械学習に基づいた断層の活動性評価手法の開発に関

する共同研究」として実施した。以下に令和 2 年度の成果の概要を示す。詳細は付録－5 の共同

研究報告書を参照されたい。 

 
(2) データベースの拡充と解析用データの整理 

データベースのデータ総数は、昨年度までに文献及び化学分析の実施により収集した 276 試料

のデータに加え、51 試料の化学分析を実施し、母岩、断層周縁、断層中軸を合わせた 327 試料の

データとした。文献や分析により異なる元素の種類を多くしつつ、用いるデータ数を増やす観点

から、15 元素（SiO2、TiO2、Al2O3、Fe2O3*（Total Fe as Fe2O3）、MnO、MgO、CaO、Na2O、

K2O、P2O5、Ba、Rb、Sr、Th、Y）の分析結果がある試料を抽出した（表 4.2.3-1）。同表には、

母岩と断層タイプの違いによる CASE1～4 及び最も良い判別式が得られた AIC による変数選択

結果の CASE4-1 を、判別率とともに示す。CASE 3 は、逆断層と横ずれ断層が含まれる。各元素

の濃度は対数比変換を行った。対数比変換は、検討に供する試料の各元素濃度の幾何平均に対す
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る各試料の濃度の比の自然対数をとる方法（有心対数比変換）で実施した。また、活動性と確実

度を A から F まで表 4.2.3-2 のように分類した。A～C が活断層、D～F が非活断層である。さ

らに、CASE4 に含まれる活断層、非活断層の最新活動時期をクラス（LEclass）I から V まで表 
4.2.3-3 に示すように分類した。 

 
表 4.2.3-1 入力データの概要とケース名、判別率 

解析に使用した元素 解析対象 試料数（AFG; 活断層、NFG; 非活断層） ケース名 判別率 

15 元素：SiO2, 

TiO2, Al2O3, 

Fe2O3*, MnO, 

MgO, CaO, 

Na2O, K2O, 

P2O5, Ba, Rb, 

Sr, Th, Y 

母岩の種類：全て 

断層タイプ：全て 
139 試料（AFG64，NFG75） CASE 1 77% 

母岩の種類：全て 

断層タイプ：横ずれ断層 
127 試料（AFG52，NFG75） CASE 2 78% 

母岩の種類：花崗岩質岩類 

断層タイプ：全て 
108 試料（AFG57，NFG51） CASE 3 95% 

母岩の種類：花崗岩質岩類 

断層タイプ：横ずれ断層 
96 試料（AFG45，NFG51） CASE 4 96% 

AIC による変数選

択結果；11 元

素：TiO2, 

Al2O3, MnO, 

CaO, Na2O, 

K2O, P2O5, Ba, 

Rb, Sr, Th 

母岩の種類：花崗岩質岩類 

断層タイプ：横ずれ断層 
96 試料（AFG45，NFG51） 

CASE 

4-1 
96% 
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表 4.2.3-2 活動性／確実度の分類と基準 

判定 活動性／確実度 基準 

A 活断層／確実 
・ トレンチ調査などで上載地層法に基づき活断層と認定された破砕帯から採

取した試料 

B 活断層／ほぼ確実 

・ 空中写真判読で認定された活断層＊と位置・走向が一致する破砕帯から採

取した試料 

かつ 

・ 直線性が高く、切断関係から最新と言える断層ガウジから採取した試料 

C 活断層／疑いあり 

・ 空中写真判読で認定された活断層＊沿いで採取された試料であるが、文献

からは詳細な採取位置が読み取れず、活断層の変位面で直接採取したもの

かどうか分からない試料 

D 非活断層／疑い大 

・ 空中写真判読で認定された活断層＊から1km以内に分布するが、上載地層

との関係が分からない破砕帯から採取した試料 

あるいは 

・ 空中写真判読で認定された活断層＊沿いに分布するが、他の断層に切られ

ている破砕帯から採取した試料 

E 非活断層／疑い小 
・ 空中写真判読で認定された推定活断層＊から1km以内に分布する破砕帯か

ら採取した試料 

F 
非活断層／ほぼ確

実 

・ 空中写真判読で認定された活断層＊及び推定活断層＊から1km以上離れて

いる破砕帯から採取した試料 

または 

・ 上載地層の変位が認められない破砕帯から採取した試料 

※基準の「活断層」「推定活断層」は、今泉ほか編（2018）に準ずる。 

 
表 4.2.3-3 CASE 4 に含まれる活断層・非活断層の最新活動時期 

断層名 最新活動時期 LEclass 

野島断層 1995 年兵庫県南部地震 I 

跡津川断層 1858 年飛越地震 II 

六甲断層 1596 年慶長伏見地震 III 

阿寺断層 1586 年天正地震 III 

五助橋断層 16 世紀 III 

下蔦木断層 約 1 千 3 百年前以降、約 9 百年前以前 IV 

非活断層 不明 V 

 
(3) 解析結果と考察 

CASE 1～4 の線形判別分析の結果（図 4.2.3-1）、CASE 1 は 139 試料中 31 試料が誤判別、

CASE 2 は 127 試料中 28 試料が誤判別、CASE 3 は 108 試料中 5 試料が誤判別、CASE 4 は 96
試料中 4 試料が誤判別となった。CASE 3 は、逆断層と横ずれ断層が混在しているが、母岩を揃

えることにより、判別率が上昇する。また、CASE 4 は、確実度の比較的高い活断層（A、B）と、

ほぼ確実な非活断層（F）は、誤りなく判別できている。ただし、「活断層/疑いあり」と整理した

活断層（C）の 6 試料のうち、1 試料が非活断層と判別された。CASE 4 について、AIC の結果抽

出された 11 元素のデータを用いた線形判別分析（CASE 4-1）では、判別率は 96%で、96 試料
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中 3 試料が誤判別として残るものの、非活断層（D～F）の一部が活断層と判別される一方で、活

断層（A～C）は非活断層に判別されるものが無かった。CASE 4 について、AIC による変数選択

をさらに進めると、判別率は大幅に下がる。ただし、表 4.2.3-4 に示すように、判別への寄与が

大きい元素としては Sr、TiO2、Rb が抽出された。ここで、βは判別式の元素の係数であり大き

いほど判別への寄与が大きい。VIF は多重共線性の程度を表し、大きいと別の変数で当該元素が

説明できる（当該元素は無くても良い）こととなり、当該元素が判別に貢献しているとの説明が

困難になる。以上のことから、今年度の解析では、CASE 4-1 が最良の判別式を与えるとともに、

判別に寄与する元素は Sr、TiO2、Rb であることが示された。 
CASE 4-1 について、断層の最新活動時期との関係を図 4.2.3-2 に示す。最も新しい時期に活

動した I の判別得点は小さく、II～IV はそれに次ぎ、非活断層の V は判別得点が大きい（正の数

である）。CASE 4-1 で寄与の大きかった Sr、TiO2、Rb についてみてみると（図 4.2.3-3）、Sr で

はあまりはっきりしないが、 TiO2 はクラス I（活動時期が新しい）からクラス V へ低くなって

いく。これと類似した傾向が P2O5 にも認められる。このことからは、断層活動で濃集したもの

が、その後の活動休止期間に溶脱していく過程が想起される。一方、Rb は、クラス II~IV が不明

瞭であるものの、クラス I で低く、クラス V で高い。そこで、クラス I から V へ順次遷移してい

く分布を持つ元素を探すと Th と Y が見出された。これらはクラス I からクラス V へ高くなるこ

とから、断層活動で溶脱し、活動休止期間に濃集していく過程が考えられる。この中で、判別に

寄与する元素として挙げた TiO2に着目してみると、一般に Ti は移動しにくい元素とされており、

このような遷移が生じるとは考えにくい。しかし、例えば Pe-Piper et al. (2011) は、白亜系砂岩

中から産するチタン鉱物の晶出過程を議論したうえで、Ti は不動元素ではないと主張している。

Pe-Piper et al. (2011) の主張が正しいとすると、Ti は移動しにくくとも不動ではなく、断層活動

のような激しい現象で大きく移動し、その後の休止期間にゆっくりと溶脱したことが考えられる。 

 
(4) 判別寄与元素の存在状態の検討 

化学組成データに基づき活断層と非活断層とを識別する手法の信頼性を担保するうえでは、両

者の識別に影響する、断層運動に伴う元素の濃集・溶脱メカニズムを理解することも重要である。

そこで今年度は、昨年度の検討で判別への寄与が最も大きい元素となった Rb に特に着目し、断

層ガウジ中での元素の存在状態を検討した。まず、元素マッピングにより、Rb が断層ガウジのど

こに濃集しているかを調べた。元素マッピングは、走査型 X 線分析顕微鏡（XGT；Horiba XGT-
9000）と電子プローブマイクロアナライザ（EPMA；JEOL JXA-8530F）を試したが、XGT に

ついては、ビーム径とビーム強度の制約から、全岩化学組成で最大でも数百 ppm（0.01%オーダ

ー）程度しか含まれない Rb の分布に関する情報を得ることは困難であった。EPMA については、

微量元素のデータをより詳細に得るため、1 pixel あたりの測定時間を長く設定した。すなわち、

五助橋断層（六甲花崗岩を貫く活断層）の断層ガウジ試料（活動性・確実度 A；付録 5 の GSK3）
に対し 5,000 ms、広島花崗岩中のリニアメント沿いの断層ガウジ試料（非活断層の疑い：活動性・

確実度 E；付録 5 の 15042103-1）に対し 200 ms とした。ビーム電流は、長時間の電子線照射に

対する試料へのダメージを抑えるため、20 nA と弱く設定した。加速電圧は 15 kV とした。なお、

GSK3 と 15042103-1 の Rb の全岩化学組成は表 4.2.3-5 の通りである。 
鏡面研磨した薄片に対する GSK3 及び 15042103-1 の EPMA 分析結果を図 4.2.3-4 に示す。

花崗岩質岩石起源の断層ガウジにおける Rb の有力な存在場所としては、1) 粘土鉱物中の層間イ

オンとして存在、2) カリ長石中で、K を置換する形で存在、の 2 つが考えられる。全岩化学組成

で Rb 濃度が相対的に低い GSK3 では、全体的に Rb の感度が低く、かつ、粘土鉱物に富む基質

部と、カリ長石との間で、Rb の顕著な濃度差は見られなかった。全岩化学組成で Rb 濃度が相対
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的に高い 15042103-1 では、基質部の方で Rb 濃度がやや高く見える部分も認められるが、やは

り全体的に Rb の感度が低く、基質部とカリ長石との間の Rb の濃度差も有意とは言えない。基

質部については、極細粒かつ軟弱のため、鏡面研磨を行っても試料に微妙や凹凸や剥離があり、

明瞭な濃度分布が得られなかった可能性もある。 
次に、粘土鉱物の層間が Rb の主な存在場所となっているかどうかを検証するため、五助橋断

層及び広島花崗岩中のリニアメント沿いの 4 つの試料に対し、次に示す方法で交換性陽イオンの

分析を行った。1) 40℃で 1 日乾燥させた試料約 3 g と超純水 30 ml を 40 ml 遠沈管に入れ、超

音波洗浄機に 5 分かける。2) さらに遠沈管をよく振って試料を分散させたうえで、高速遠心分離

機（20,000 rpm、60 分以上）にかけ、上澄みを捨てる。以上の作業を 2 回繰り返して試料を洗浄

し、吸着水（粒子表面に吸着されている水）中の成分を除去する。3) 遠沈管に沈殿した試料を取

り出して 40℃で 1 日乾燥させ、メノウ乳鉢で軽く崩して約 1.5 g を分取し、乾燥質量を正確に秤

量する。4) 分取した試料と、0.1 mol/l CsCl（超純水 50 ml に CsCl 粉末 0.842 g を加えて作製）

25 ml を 40 ml 遠沈管に入れ、室温で 6 日間放置する。遠沈管は定期的によく振って試料を分散

させる。5) 遠沈管を高速遠心分離機（20,000 rpm、90 分）にかけ、上澄みをメスシリンダーに

分取し、超純水を加えて 50 ml に定容する。6) 定容した溶液試料を ICP-MS（Agilent 7700x ICP-
MS）により、Rb 濃度を測定する。さらに、同じ溶液試料で、ICP-OES（Agilent 5110 VDV ICP-
OES）により、Na、Mg、K、Ca、Sr、Ba 濃度も測定する。 
なお、分析した 4 試料はいずれも、X 線回折分析によりスメクタイトに富むことが分かってい

る（安江ほか, 2014；植木ほか, 2016）。粘土鉱物としてはスメクタイトのほかにイライトや緑泥

石等も含まれるが、陽イオン交換容量はスメクタイトが最も大きい（和田, 1981）。粘土鉱物中の

層間イオンとしての吸着能は、アルカリ金属の場合、水和イオン半径が小さいものほど大きく、

Cs>Rb>K>Na の順とされている（和田, 1981）。一方、アルカリ金属とアルカリ土類金属との間

のイオン交換は、価数の異なるイオン間の交換となり、溶液中の陽イオン濃度と粘土鉱物層間の

交換性陽イオン濃度も大きく影響する。ここで、価数の低いアルカリ金属イオンは、溶液中の陽

イオン濃度の増加とともに、粘土鉱物層間に保持されやすくなる傾向がある（和田, 1981）。本分

析の場合、溶液中には Cs イオンが圧倒的に多いため、Mg、Ca、Sr、Ba イオンに対しても、Cs
イオンがより多く粘土鉱物の層間に保持されると考えられる。以上のことから、CsCl 溶液との処

理によって、粘土鉱物の層間に含まれていた Rb、K、Na、Mg、Ca、Sr、Ba の各イオンが Cs イ

オンと交換して溶液側に移るため、溶液の ICP-MS／ICP-OES 分析により、粘土鉱物中の交換性

陽イオン濃度の推定ができると判断される。 
測定結果は表 4.2.3-5 の通りとなった。Ca イオンの濃度が非常に高いが、これは、地表に近い

浅部に存在する粘土細脈が Ca 型スメクタイトを主体としていることと整合的である（地下, 
2016）。同一周期同士で比較すると、Na<Mg、K<Ca、Rb<Sr となり、アルカリ土類金属イオン

の濃度の方が高い。各イオン濃度について、全岩化学組成との相関を見ると、Rb と Sr の相関係

数が非常に高い。Mg の相関係数も高いが、活動性・確実度 E の断層ガウジ同士である 15042102-

2 と 15042103-1 の間で濃度の大きな違いがあり、元素濃度で活断層－非活断層間の区別ができ

ない（図 4.2.3-5）。一方、Na と K の相関係数は非常に低い。Ca の相関係数は Na・K と比べる

と高いが、回帰直線が原点から大幅にずれている。以上からは、Rb と Sr については、多くが粘

土鉱物中の層間イオンとして存在していると考えられる。Na と K については、他の鉱物（主に

長石類）中に多く存在しているため、全岩化学組成と交換性陽イオン濃度との相関係数が低くな

った可能性が高い。Ca については、Ca 型スメクタイトを主体とする粘土鉱物と、長石類等の他

の鉱物の双方に多く含まれるため、Na・K と Rb・Sr の中間的な相関性を示したと推察される。 
今年度の線形判別分析では、Rb に加え Sr も判別への寄与が大きい元素として抽出された（表
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4.2.3-4）。また Ba も、判別への寄与が比較的大きい元素と判定されているが、全岩化学組成と交

換性陽イオン濃度との相関性は Rb・Sr に次いで良い（図 4.2.3-5）。これらの元素が、断層ガウ

ジにおいては粘土鉱物中の層間イオンとして主に存在しているということは、粘土鉱物を介した

元素の挙動が、活断層と非活断層とを識別する上で大きな役割を果たしていることが示唆される。 

 
(5) まとめ 

データ拡充を行い、化学組成データを対数比変換することで、統計学的により妥当な線形判別

分析を実施した。断層の活動性に関する確実度の考え方を取り入れて検討することにより、判別

式の誤判別の程度をより明確に示すことができた。今年度実施した解析においても、活断層を非

活断層と誤って判別することが無い判別式が得られ、Rb、Sr、TiO2の寄与度が相対的に大きいこ

とが示された。判別率を高めるためには、解析の際に母岩の岩種と断層タイプをそろえることが

重要と考えられる。手法の信頼性、妥当性を高めるために、今後も引き続きデータ拡充と検討を

繰り返すことが効率的と考えられる。さらに、断層を最新活動時期に基づいてクラス分けし、ク

ラスの違いによる元素濃度の変化を見ることにより、TiO2、P2O5、Th、Y がクラスの違いとよく

対応していることが明らかになった。一方、元素の存在状態については、交換性陽イオン分析に

より、Rb、Sr、Ba は粘土鉱物中の層間イオンとして存在すると考えられる。各元素の変化は断

層活動時や静穏期に進行する断層中軸部、特に細粒の粘土鉱物中の元素の濃集や溶脱、保持など

のメカニズム解明に至る手がかりを与えるものであり、今後も検討を続ける必要がある。 
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表 4.2.3-4 CASE 4 シリーズの判別式の係数βと VIF 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 

図 4.2.3-1 線形判別分析の結果図 

(a) CASE 3、(b) CASE 4、(c) CASE 4-1）。A～F は表 4.2.3-2 参照 

 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 

図 4.2.3-2 CASE 4-1 の判別得点と最新活動時期（LEclass I~V） 

 

(a) (b) (c) 
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図 4.2.3-3 CASE 4-1 のいくつかの元素（横軸）の密度分布と最新活動時期（LEclass I~V） 

説明は本文参照 

 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
図 4.2.3-4 断層ガウジ試料の EPMA 分析結果 

GSK3（五助橋断層）と 15042103-1（広島花崗岩中のリニアメント）の BSE 像、及び Rb と Al

のマッピング結果を示す。Mx は基質、Kfl はカリ長石である。 
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表 4.2.3-5 交換性陽イオンの分析結果、及び全岩化学組成との相関係数 

 

 

 

図 4.2.3-5 全岩化学組成と交換性陽イオン濃度との間の相関を示す回帰直線 

 
 

 

4.2.4 石英水和層を用いた評価技術の検討 

本事業では、断層の活動性評価に適用するための新しいアプローチとして、破砕帯で破壊され

た石英破断面の水和層厚さを測定することによって断層の最新活動時期を特定する方法の適用性

について検討を試みている。考古学分野では、石像や石斧などの材料となる黒曜石（ガラス）の

年代を推定する手法として、水和層厚さの測定が適用されている（Stevenson et al., 1989）。近年

は加速器や SIMS（二次イオン質量分析装置）によってイオンビームを照射し、発生する二次イ

オンを分析することによって、ガラスよりも水和速度が非常に遅い石英に対しても、微小な水和

層の厚さを計測する手法が提案されている（Ericson et al., 2004；Liritzis and Laskaris, 2009）。
そこで本事業においても、SIMS を用いてイオンビームを断層面などから抽出した石英表面に照

射し、発生する二次イオンを分析することによって水和層の厚さを推定し、断層運動が石英の水

試料名 断層
活動性・
確実度

交換性陽イオン濃度 [ppm]

Na Mg K Ca Rb Sr Ba

GSK1 五助橋断層 A 60 160 310 4000 0.91 91 21

GSK3 五助橋断層 A 43 160 240 3700 0.58 47 12

15042102-2 広島花崗岩中のリニアメント E 31 130 280 3000 3.1 9.2 4.0

15042103-1 広島花崗岩中のリニアメント E 26 270 370 3400 5.9 12 1.3

全岩化学組成

Na2O

[wt%]

MgO
[wt%]

K2O

[wt%]

CaO
[wt%]

Rb
[ppm]

Sr
[ppm]

Ba
[ppm]

GSK1 五助橋断層 A 2.70 0.52 2.80 2.51 108 250 787

GSK3 五助橋断層 A 2.57 0.49 2.73 2.36 103 160 684

15042102-2 広島花崗岩中のリニアメント E 2.78 0.40 4.06 0.66 235 53 229

15042103-1 広島花崗岩中のリニアメント E 1.83 0.88 4.29 0.85 474 72 368

相関係数

Na Mg K Ca Rb Sr Ba
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和層厚さに及ぼす影響について検討することとした。 
昨年度までの本事業では、地質試料（花崗岩及びチャート）中の石英の水和層発達の程度を把

握するための水熱実験を実施した。その結果、水和層発達の程度に相当する水素濃度の深さ方向

プロファイルを相補誤差関数でフィッティングして推定した水和反応の拡散係数は、既往の考古

試料や人工石英による結果（Dersch and Rauch, 1999；Ericson et al., 2004）と概ね一致した。

一方、クリプトテフラにより堆積年代が推定されている地層から採取した花崗岩礫及び花崗岩起

源の石英礫に対して SIMS 分析を行い、水和層の厚さを推定し、水熱実験から推定した水和反応

の拡散係数を用いて年代を計算して実際の堆積年代と比較する試みも行った。計算された値は地

形・地質学的調査から推定される年代よりもやや若い結果となり、実際の環境では実験の条件と

は違い水に不飽和な場合があるなどの要因により、年代の推定に大きな不確実性を伴う可能性が

示された。 

今年度は、水和層の発達と断層運動との関係を明らかにするため、断層運動を模擬した摩擦実

験を経験した試料での水和層の測定を試みた。摩擦実験に使用した試料は、昨年度までの本事業

における水熱実験で使用したものと同じ後期白亜紀の江若花崗岩と美濃帯三畳系の赤色チャート、

及び、市販の庵治花崗岩（香川県産の後期白亜紀花崗岩）である。 
摩擦実験は山口大学所有の回転式高速剪断摩擦試験機により行った。試料から直径 25 mm、高

さ約 20 mm の円柱を 2 個切り出し、模擬ガウジを挟むピストンに用いた。2 つのピストンと模

擬ガウジとはテフロンリングで接合させた。回転側のピストンはガウジとの接触面を 10 µm、3 
µm、1 µm、0.25 µm のダイヤモンドペーストを使用して鏡面研磨し、実験後に表面を SIMS 分

析に供した。固定側のピストンは実験時のガウジとのかみ合わせを確保するため、接触面を#100
のカーボランダムを使用して粗く研磨した。模擬ガウジには、Ca モンモリロナイト（米国 Clay 
Minerals Society の標準粘土試料 Stx-1b）と石英（富士フイルム和光純薬製の石英砂をメノウ乳

鉢で細粒化したもの）を 7:3 で混合したものを用いた。模擬ガウジの量は 1 g に調整し、実際の

露頭のガウジに近い湿潤環境にするため、1 ml の水を加え、水中で真空引き（減圧）して水をガ

ウジの内部まで浸透させた。摩擦実験の条件は、地震性の速いすべりを想定し、すべり速度 1 m/s、
垂直応力 1 MPa、総変位量 10 m とした。いずれの試料も、実験中にガウジの漏れはほとんどな

かった。また、実験後のガウジに目視で確認できるような変質は無かった。 
水和層発達の程度を推定するため、摩擦実験後、回転側のピストンのガウジとの接触面を厚さ

約 4 mm に切り出した後、SIMS（PHI ADEPT1010）で Cs+イオンビームを照射し、二次イオン

として検出される水素イオン強度の深度プロファイルを測定した。水素濃度は、SiO2標準試料に

より定量した。一次加速電圧は 5.0 kV、検出領域は 20 µm×20 µm とした。二次イオンの測定

は、O、Si、Al についても行った。なお、SIMS 測定前に、摩擦実験後の測定面をデジタルマイ

クロスコープで観察すると、特に円の外周付近において、摩擦実験に伴う回転時の傷が全体的に

認められる（図 4.2.4-1）。その中で大きな傷を避け、凹凸の少ない部分を測定領域として選定し

た。 

SIMS 測定の結果、チャートでは試料表面から約 0.5 µm までの深さにおいて、花崗岩では約

1.5～2 µm までの深さにおいて、水素濃度の増加が認められた（図 4.2.4-2）。しかし、試料表面

のごく近傍の領域（図 4.2.4-2 の点線の部分）は、水素イオン強度測定と同時にモニターしていた

Si イオンの強度のトレンドも大きく変化しており、摩擦実験に伴う試料表面の凹凸が測定結果に

大きく影響した可能性が高い。仮に、これらの部分を除外した領域の水素濃度分布に対し、Ericson 
et al.（2004）と同様の方法で、相補誤差関数でフィッティングして水和反応の拡散係数（D）を

計算すると、チャート試料における計算結果は D = 0.5×10-10 cm2/s、花崗岩試料における計算結

果は D = 2.5～3.0×10-10 cm2/s 程度と非常に大きな値となった。ただし、測定精度（2σ で±40%）
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や測定結果のノイズの大きさも考慮すると、これらのフィッティングには不確かさが大きい。現

時点では、摩擦実験で再現した断層運動に伴う水和層の発達は積極的には認められなかった（検

出できなかった）と考察される。 

 

  

図 4.2.4-1 摩擦実験後の試料の写真 

回転側のピストンのガウジとの接触面の写真で 2 枚とも同じ位置を示す。赤四角は 2 か所の

SIMS 測定領域を示す。再現性の確認のため、2 か所で測定を実施した。江若花崗岩の例。Kfl: カ

リ長石、Pl: 斜長石、Qtz: 石英。 

 

 
 

図 4.2.4-2 SIMS 測定の結果 

点線の部分は、水素イオン強度測定と同時にモニターしていた Si イオンの強度のトレンドも大

きく変化しており、試料表面の凹凸が測定結果に影響を及ぼしている可能性が高い。 

 
  

Qtz 

Kfl 
Pl 
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4.2.5 まとめ 

上載地層がない断層の活動性や、地質断層の再活動性の評価技術の高度化を目的として、放射

年代測定、機械学習、石英水和層に基づいた検討を行った。 
放射年代測定に基づいた検討のうち、IRSL 法については、IRSL 信号の熱に対する減衰（残存

率）を明らかにし、断層運動に伴う熱影響の規模を制約するため、大気環境下での加熱実験を実

施した。その結果、短時間（5～20 秒）の断層加熱による IRSL 信号リセット開始温度は、IR50
（50℃の低温の信号）の場合、230～250℃程度であると計算された。今後は、実際の地質環境に

より近い水熱条件下での実験データの取得が課題となる。 
粘土鉱物を対象とした K-Ar 法による検討については、1) 粉砕が K-Ar 年代に及ぼす影響を検

証するための、温度・時間・粉砕機構を変えた複数のケースでイライト標準試料を粉砕させた試

料に対する K-Ar 年代測定、2) 天然の試料において、断層運動に伴う機械的な粉砕や熱水活動が

K-Ar 年代に及ぼす影響に関する情報を得るための、延岡衝上断層を貫くボーリングコアを対象

とした K-Ar 年代測定、3) 破砕帯の詳細な記載に基づき第四紀の活動史が復元されている活断層

露頭を対象とした K-Ar 年代測定に関する研究事例の蓄積のための、阿寺断層の露頭から採取し

た試料に対する K-Ar 年代測定をそれぞれ継続した。 
室内実験に基づいた熱年代による断層活動性評価手法の高度化検討では、断層が活動する地下

深部を模した水熱環境や還元環境で加熱した試料との比較に供するため、非加熱の標準ジルコン

試料を対象として各種の年代学的検討を実施した。(U-Th)/He 年代、U-Pb 年代、FT 年代、FT 長

の測定結果は、いずれも先行研究と調和的な結果となったが、結晶内部面の U-Pb 年代と FT 年

代では、年代値が古い側にずれる可能性が示された。以上の結果と断層破砕帯への適用性を踏ま

えると、今後の加熱試料と非加熱試料の比較は、FT 長測定に基づく検討が最優先であると判断

された。 
前年度に実施した水熱加熱試料との比較に供する、非加熱試料の各種年代学的データの取得を

実施した。具体的には、水熱加熱実験にも用いた仁左平デイサイトのジルコンを用いて、(U-
Th)/He 年代、U-Pb 年代、FT 年代、FT 長を測定した。いずれの測定値も、基本的には先行研究

と整合的な結果となったが、結晶内部面の U-Pb 年代と FT 年代は系統的に古い値を示す可能性

が示唆された。これらの結果及び断層破砕帯への適用可能性から判断すると、今後の非加熱試料

と水熱加熱試料の比較は、FT 長測定に基づいた検討を優先的に進めていくべきである。 
機械学習に基づいた検討では、活断層と非活断層を客観的に判別する手法の開発を目的として、

多変量解析を用いた機械学習を実施した。令和 2 年度は、これまで整備した化学組成データベー

スの拡充と、統計学的に妥当性の高い対数比変換データを用いた線形判別分析を行い、断層活動

性の確実度を用いて誤判別の程度を検討できるようにした。また、判別の寄与度が相対的に大き

い元素は Rb 、Sr、TiO2であり、Ba も比較的大きい。このうち Rb、Sr、および Ba の存在形態

は粘土鉱物中の層間イオンと考えられる見通しをえており、これらの元素の挙動にも着目して今

後の検討を継続していく必要がある。 

石英水和層を用いた評価技術の検討では、断層運動に伴う水和層の形成を検証するため、摩擦

実験を施した試料に対する SIMS 測定を実施した。しかしながら、地表付近での断層運動による

明確な水和層の発達を示す積極的な証拠は検出できなかった。 
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4.3 地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討 

4.3.1 背景と目的 

地層処分事業に当たっては、核種移行速度への影響の観点から、地震・断層活動に伴う湧水な

どの水理学的影響や、副次断層の活動・発達などの力学的影響が懸念されている。また、地層処

分技術 WG（2014）によれば、地層処分システムにおける閉じ込め機能の喪失につながる事象の

一つとして「断層のずれに伴う透水性の増加」による水理場や化学場の変動が挙げられており、

「地震や湧水（例えば、2011 年 4 月 11 日の福島県浜通りの地震）に関する調査事例の蓄積」の

重要性が指摘されている。 
本事業では、平成 30 年度から、地震・断層活動に伴う水理学的・力学的影響の文献情報を国内

外の文献（計 93 編）から収集した（後藤ほか, 2020）。収集された水理学的影響に関する文献の

ほとんどは、地下水位や水質の変化に伴うものであり、大規模な湧水（地下水の地表への流出）

が長期間（年単位で）継続した事例は、2011 年 4 月の福島県浜通りの地震と、1960 年代の松代

群発地震に伴う大規模な湧水に限られた。 
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文献収集と併せて、湧水の供給源や経路を把握するための調査・評価技術の構築として、松代

群発地震に伴う湧水活動域の周辺を調査対象とした地下構造の探査と解析を実施した。平成 30
年度に実施した MT 探査において得られた二次元比抵抗構造からは、皆神山直下から深度約 10 
km まで、連続的に分布する低比抵抗体の存在が認められた。さらに昨年度はこの MT 探査を実

施した地域の地震波トモグラフィを実施し、松代群発地震の活動域となった皆神山下において、

下部地殻に相当する深さ 25 km から深さ 80 km まで連続するように-2～-4%程度の S 波低速度

体が分布し、この S 波低速度体に対応する P 波速度偏差は、平均的なマントルの速度から-2%程

度の低速度を示すことが明らかにされた。皆神山周辺の地下での低周波地震の発生や、皆神山の

近傍で観測されるマントル起源の流体の供給を示唆する高いヘリウム同位体比（6.5 Ra）（Wakita 
et al., 1978）などの情報も踏まえると、皆神山下の比抵抗体及び地震波低速度体は、第四紀火山

である皆神山に供給するメルトやその固化に伴って放出された水の存在によるものであることが

示唆された。以上の手法及び知見は、地下深部の流体賦存域の存否を把握する手法及び知見とし

て適用できるとともに、地震に伴って長期間の湧水が生じる可能性を評価するための指標の一つ

としても有用であると言える。 
さらに昨年度の本事業では、流体の地下の賦存域からの移動経路の特性を把握する目的で、S

波スプリッティング解析の適用性を検討した。松代群発地震震源域を事例対象とした検討からは、

S 波偏向異方性の特徴から、原因は必ずしも明確でないが、上部地殻ではクラックが発達した断

層の交差部が流体の主な上昇経路として機能した可能性を示した。ただし本解析手法を地下から

の流体以降経路を把握する手法の一つとして確立するためには、更なる解析精度の向上及び事例

研究の蓄積が必要である。 
そこで今年度の本事業では、2011 年福島県浜通りの地震に伴う群発地震震源域を対象に S 波

スプリッティング解析を実施し、深部における流体の移動経路と長期間の湧水が生じている領域

の関連についての検討を開始した。また、松代群発地震震源域周辺を対象に、昨年度より実施し

ている S 波スプリッティング解析については、解析プログラムの再検討を実施するとともに、最

終的に地表付近に湧水が到達する経路となる岩盤中の割れ目の特徴を考察するための割れ目デー

タの収集に着手した。 

 
4.3.2 2011 年福島県浜通りの地震に伴う湧水発生域における検討 

地震学などの地球物理学的観測から、地殻内における深部流体の移動経路を推定するための手

法の適用事例の蓄積として、福島県浜通り地域において S 波スプリッティング解析を実施した。

この地域では、2011 年東北地方太平洋沖地震（Mw 9.0）（以下、「2011 年東北地震」とよぶ）の

発生後、2011 年 4 月 11 日に福島県浜通りの地震（Mw 6.6）が発生している。  
解析対象領域とした福島県浜通りから茨城県北部にかけての地域では、2011 年東北地震の発生

後、地殻内での地震活動が活発化した（気象庁・気象研究所, 2011）。これらの地震活動は初め茨

城県北部で活発で、同年 3 月 19 日に M6.1 の地震が発生し、3 月 23 日には、福島県浜通りで

M6.0、M5.8、M5.5、M5.8 の 4 つの地震が発生した。これらの地震は、いずれも西北西－東南東

から東－西方向に伸張軸を持つ正断層型の地震であった。そして 4 月 11 日には、福島県浜通り

において、東北東－西南西方向に張力軸を持つ正断層型の M7.0 の地震が 6 km の深さで発生（後

に、気象庁より「福島県浜通りの地震」と命名された）し、5 月 31 日までに M5.0 以上の地震が

24 回、M4.0 以上の地震が 182 回発生した（気象庁・気象研究所, 2011）。一方で、上記、福島県

浜通りの地震に伴い、確実度Ⅱあるいは推定活断層とされていた井戸沢断層及び湯ノ岳断層の一

部で同時に破壊が生じ震源断層が現れた（堤・遠田, 2012）。また、彼らの調査によると、井戸沢

断層の西側トレースに沿う地震断層は N20°W の方向に約 14 km にわたって、湯ノ岳断層に沿
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う地震断層は N50°W の方向に約 15 km にわたって追跡でき、ともに西落ちの垂直変位が卓越

し、それらの最大上下変位量は約 2.1 m と約 0.9 m であったことが明らかにされている。 
さらに、この福島県浜通りの地震の直後から、いわき市内の数か所で温泉の異常な湧き出しが

報告され、その湧水は湧出量の変化を生じつつも、2018 年以降も継続した（Sato et al., 2020）。
また、Sato et al.（2020）では、国土地理院の GNSS データから得られた福島県浜通りの地震時

の変位場を説明するための断層モデルを用いて地殻変動や地殻歪の変化量を計算し、水位や湧出

量の上昇や下降は、断層運動に伴う地殻の短縮や伸張が原因であると結論付けている。しかし、

温泉湧出が長期に渡って継続している理由については不明で、他に報告例がないとしている。 
本事業では、S 波スプリッティング解析を用いて、福島県浜通りの地震の震源域周辺の応力場

について、2011 年東北地震前後での変化を調べた。2011 年東北地震前のデータとして、2004 年

4 月 28 日から 2011 年 1 月 6 日までに深さ 30 km 以浅で起きた Mj 1.5～3.2 の 675 個の地震を

対象に解析を行った。続いて、2011 年東北地震後のデータとして、2011 年 6 月 1 日から 2011 年

12月 30日までに深さ 30 km以浅で起きたMj 1.5～1.9の 4159個の地震を対象に解析を行った。

ここで、本来なら解析に使用する地震のマグニチュードについて 2011 年東北地震前後で同一の

値を用いるべきであるが、2011 年東北地震前には、福島県浜通りの地震の震源域周辺で発生した

地震が少なかったため、同解析に十分な地震数を確保するという目的で、異なったマグニチュー

ドの上限値となる。また、2011 年東北地震の本震後は、この地震による応力擾乱の影響が強いこ

とが予想されるため、Iidaka and Obara（2013）と同様に、本震発生から約 3 ヵ月の期間を空け

た 2011 年 6 月以降の地震データを用いて解析を実施した。 
図 4.3.2-1 は、福島・茨城・栃木県に位置する地震観測点を示す。このうち解析で利用した観

測点は、防災科学技術研究所の高感度地震観測網（Hi-net）、気象庁（JMA）及び東北大学（TU）

が運用する 18 観測点である。また、本解析では Silver and Chan（1991）による手法を用いて、

速い S 波の振動方向（φ）及び速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）

の推定を行った。さらに、SP 変換波による S 波到達時の位相擾乱を避けるという目的（Booth 
and Crampin, 1985）で、鉛直下向きから測った各観測点への波線の入射角が 35°以内となる震

源と観測点の組み合わせについて解析の対象とした。そして、共分散行列を用いて得られた速い

S 波と遅い S 波の波形の相関係数が 0.9 以上である地震を採用し、φ に関するローズダイヤグラ

ムを作成した。なお、福島県浜通りの地震の震源域に位置する観測点のうち、気象庁の FURUDN
（福島古殿）、YAMAUE（ひたちなか山ノ上）観測点については、観測が 2012 年 7 月 1 日から

開始という理由から、その他の防災科学技術研究所の観測点については、各観測点への波線の入

射角が 35°以内という制約を満足しなかったという理由から、解析には使用しなかった。 
図 4.3.2-2 に 2011 年東北地震前に得られた各観測点の φ 方向の分布を示した。沿岸部の観測

点では、方向のばらつきはあるものの、おおまかな特徴として、最大水平圧縮応力や太平洋プレ

ートの収束方向（Yoshida et al., 2015）である西北西－東南東方向ではなく、海溝に対して平行

な方向へのφ の分布が卓越しているように見える。内陸部の観測点でも、同様の特徴が示された。

続いて、図 4.3.2-3 に 2011 年東北地震後に得られた各観測点の φ 方向の分布を示した。図 4.3.2-2
と同様、沿岸部の観測点で、おおむね海溝に対して平行な方向への φ の分布が卓越するという特

徴が見てとれる。内陸部の観測点でも、最大水平圧縮応力や太平洋プレートの収束方向とは異な

り、南北方向から北東－南西方向への φ の分布が示された。これらの結果は、地震の選び方や手

法の違いはあるが、Iidaka and Obara（2013）や Iidaka et al.（2014）による S 波スプリッテ

ィング解析から示された結果と調和的であった。また、彼らの報告では、太平洋プレートの収束

方向とは異なる φ の南北方向卓越という特徴は、福島県浜通りの地震の震源域周辺のみで確認さ

れる特徴ではなく、東北日本の前弧域全体において示される特徴であることが記されている。
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2011 年東北地震前後での φ 分布の比較を行うと、数十度程度の違いが見られる観測点はいくつ

かあるものの、大きな変化はなかった。 

図 4.3.2-4 に 2011 年東北地震後に得られたそれぞれの地震に対する dt を震源距離で規格化し

た値（以下、「距離規格化 dt 値」とよぶ）に関する分布を、図 4.3.2-5 に距離規格化 dt 値の平均

値を観測点ごとに 1σの信頼区間を付して示した。図 4.3.2-4 から、ほとんどの観測点で距離規

格化 dt 値が小さな値であることがわかる。しかし、その中でも観測点 IWAKMZ や TU.IWK で

は、いくつかの地震で大きな距離規格化 dt 値を示すことがわかった。距離規格化 dt 値に対して、

観測点ごとの違いについて見てみると、誤差の範囲ではあるものの、観測点HITACHや IWAKMZ

で距離規格化 dt 値の平均値が他の観測点と比べて高いことが示された（図 4.3.2-5）。観測点

IWAKMZ は、Sato et al.（2020）で示された湧水の継続している温泉付近に存在することから

（図 4.3.2-4）、地殻内に存在する深部流体の影響を反映し、他の観測点に比べて大きな dt 値が

得られたことが示唆される。なお、同観測点は、いわき市三和町の水
みず

石山
いしやま

公園内の標高 650 m 地

点に設置されており、シームレス地質図によると、水石山の主たる地質は、前期白亜紀に形成さ

れた斑レイ岩である。また、この水石山の名前の起源が、山頂に水が溜まっている石があり、日

照りでも枯れることがないことに由来している（例えば、公益財団法人福島県観光物産交流協会, 

2021）。このことからも、同領域付近は定常的に流体の豊富な地域であることが示唆され、今回

の解析で得られた結果を支持する。一方で、大きな dt 値を示した原因について、強震動が異方性

変化をもたらす可能性があるという考え方（例えば、澤崎, 2017）についても、否定はできない

ということも追記しておく。 
Umeda et al.（2015）は、2013 年 11 月から 12 月に同領域の南部で電磁探査（図 4.3.2-4 の

橙色×が観測点を示す）を行っている。その結果によると、太平洋沿岸の海岸線から陸域に向け

て長さ約 30 km 程度、深さ 20～30 km の領域に低比抵抗領域が存在し、その直上に福島県浜通

りの地震に関連した地震活動が集中している。一般論として、群発地震は地殻の弱面に流体が侵

入することで生じると考えられており、福島県浜通りの地震についても、地殻内の流体が一連の

地震発生に関与していると結論付けている。この測線は、観測点 N.JUOH と N.KIBH の間に位

置することから、地殻内に流体が存在すると仮定した場合、距離規格化 dt 値が相対的に大きな値

をとることが期待されたが、同観測点で相対的に大きな値は示されなかった（図 4.3.2-5）。いく

つかの理由として、電磁探査の測線を横切るような地震が今回の解析に含まれなかったこと、電

磁探査で見えた低比抵抗領域が島弧に対して不連続な分布で平行な方向へ広がっていないことな

どが考えられる。解析期間を延長して検討を行うことにより、電磁探査の結果との対応関係につ

いても分かるかもしれない。 
最後に、地震の分布と活断層や活断層の疑いのあるリニアメントなど（活断層研究会編, 1991）

との関連性について考察を行った。図 4.3.2-6 に観測点 IWAKMZ における距離規格化 dt 値の深

さ方向の分布を活断層などとともに示した。深さ 5～8 km の震央分布について、概ね東北東－西

南西方向の明瞭な線状の並びが確認できる。これら線状の並びは地下の断層との関連性が示唆さ

れ、例えば、飛騨地方北部に位置する跡津川断層において、その断層に沿って発生している微小

地震活動が典型例として示されている（和田ほか, 2002）。一方で、同領域には、東北東－西南西

方向（大倉断層群：南に位置する 2 条が活断層、北に位置する 1 条が活断層の疑いのあるリニア

メント）と北西－南東方向（赤井断層）の概ね 2 系統の構造が確認でき、深さ 5～8 km 震央分布

は東北東－西南西方向の活構造の向きと調和的である。また、深さ 8～10 km の震央分布におい

ては、線状配列の向きが地表の構造線を境に南南西～南西方向へ折れ曲がっている様子が確認で
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きる。これに関連し、和田ほか（2002）は、飛騨地域周辺の地震活動に関する地震の線状配列に

ついて調べ、飛騨山脈直下で南北方向に並ぶ地震の配列が立山付近及び上高地と乗鞍岳の間で、

東側に転換することを指摘した。この場所は、飛騨山脈と跡津川断層の交差点であるとともに、

焼岳－久々野の線状配列が交差する場所に位置する。この例を踏まえると、本検討で示した線状

配列の折れ曲がりも大倉断層群と赤井断層の交差点付近にあたることから、地下の断層形状を反

映している可能性がある。本検討で示した、線状配列の違いに伴う距離規格化 dt 値の顕著な差異

については不明であり、今後例えば、統計学的な解析を経て違いが生じるのか検討を行うことが

望ましい。 
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図 4.3.2-1 解析対象領域における地震観測点分布 

青丸は防災科学技術研究所、赤丸は気象庁、緑丸は東北大学の地震観測点を示す。解析では、

四角で囲った観測点を使用した。 

 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 

図 4.3.2-2 2011 年東北地震前に得られた各観測点の φ 方向の分布 

薄色赤丸は、2004 年 4 月 28 日から 2011 年 1 月 6 日までに深さ 30 km 以浅で起きた Mj 1.5～

3.2 の地震の震央を示す。n は各観測点で解析に用いた相関係数が 0.9 以上の地震数を示す。 
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図 4.3.2-3 2011 年東北地震後に得られた各観測点の φ 方向の分布 

薄色赤丸は、2011 年 6 月 1 日から 2011 年 12 月 30 日までに深さ 30 km 以浅で起きた Mj 1.5

～1.9 の地震の震央を示す。地震数の少ない観測点における解析結果については、ローズダイヤ

グラムの半径を小さくして表示した。n は各観測点で解析に用いた相関係数が 0.9 以上の地震数

を示す。 
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図 4.3.2-4 2011 年東北地震後に発生した地震に対する距離規格化 dt 値の分布 

桃色線は活断層や活断層の疑いのあるリニアメント（活断層研究会編, 1991）を確実度ととも

に示した。福島県浜通りの地震で出現した井戸沢断層・湯ノ岳断層を桃色太線で示した。また、

桃色菱形は、Sato et al. (2020) で報告された湧水地点を、橙色×は Umeda et al. (2015) による

電磁探査の観測点を示す。距離規格化 dt 値の統計処理（図 4.3.2-5 参照）の際、地震数が少なか

った観測点を灰色で記している。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 

図 4.3.2-5 距離規格化 dt 値の平均値の分布 

データ処理は 2011 年東北地震後の解析結果を利用した。プロットには 1σの信頼区間を付し

て示した。また、黒丸の脇に解析に用いた地震の個数を記載した。地震数が少なかった観測点に

ついては、灰色丸で示している（観測点位置は図 4.3.2-4 参照）。 
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図 4.3.2-6 観測点 IWAKMZ における距離規格化 dt 値の深さ方向の分布 

丸は震源の位置を示し、距離規格化 dt 値の大きさにしたがって色を付し、φ の方向も同時に示

した。観測点 IWAKMZ の位置を黒色四角で、Sato et al. (2020) の湧水地点の位置を桃色菱形で

示した。また、活断層や活断層の疑いのあるリニアメントなど（活断層研究会編, 1991）を桃色

線で示した。 
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4.3.3 松代群発地震に伴う湧水発生域における検討 

(1) 地震学的検討 

昨年度の本事業において、松代群発地震震源域を事例対象とした S 波スプリッティング解析を

行い、暫定的な結果を示した。今年度は解析プログラムを見直し、更新したうえで再度解析を行

った。以下、その結果を示す。 
図 4.3.3-1 は、松代群発地震の活動域とその周辺に分布する地震観測点及び解析に用いた地震

の震央分布である。解析の対象とした観測点は、防災科学技術研究所の高感度地震観測網（Hi-
net）、東京大学地震研究所（ERI）及び気象庁（JMA）が運用する 9 点とした。解析には、2004
年 4 月から 2014 年 3 月末までの 10 年間に、松代群発地震の活動域とその周辺の深さ 20 km 以

浅で発生した Mj0.1～3.5 の浅発地震を対象として、その連続波形データを使用した。なお、S 波

が地表面に入射した際に生じる P 波への変換波のために、S 波到達時の位相が乱される可能性

（Booth and Crampin, 1985）を避けるため、鉛直下向きから測った各観測点への入射角が 35°
以内となる震源と観測点の組み合わせのみを解析の対象とした。入射角の計算には、Nakajima 
and Hasegawa (2007)による西南日本の三次元 S 波速度構造から推定した、各観測点の位置にお

ける一次元 S 波速度構造を用いた。本事業では、Silver and Chan (1991)による手法を用いて、

速い S 波の振動方向（φ）及び各観測点に速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時

間差（dt）の推定を行った。 
図 4.3.3-2 は、ローズダイヤグラムを用いて、解析により求められた速い S 波の振動方向（φ）

の分布を示したものである。ローズダイヤグラムの延びる方向が速い S 波の振動方向（φ）を表

し、その長さは観測されたデータの数を表している。これによると、群発地震の活動域周辺では

概ね西北西‐東南東方向を向く傾向を示す。松代群発地震の活動に伴い、皆神山の北側で活動し

た伏在断層（松代地震断層）は、地表において西北西‐東南東方向を向く多数の雁行配列したク

ラックが観察されたことから、全体として北西‐南東方向に延びる左横ずれ剪断帯を形成してい

ると考えられている（Tsuneishi and Nakamura, 1970）。このことから、φ が西北西‐東南東方

向に卓越するといった特徴は、松代地震断層の運動に関連する西北西‐東南東方向のクラックや、

広域的な最大水平圧縮応力（およそ北西－南東方向）（Kaneshima, 1990）に応じて生じたクラッ

クが S 波偏向異方性の原因であることを示していると考えられる。 
これに対し、湧水域の南部に位置する観測点においては、φ の卓越方向が北東‐南西方向に急

変しており、広域的な最大水平圧縮応力とは整合しない（図 4.3.3-2）。Kisslinger (1975)は、松

代群発地震の活動域が時間の経過とともに北東‐南西方向に拡大したことに基づき、湧水域の直

下に北東‐南西方向に延びる東長野断層の存在を示唆している。この観測点における φ の向きが

北東‐南西方向に急変していることは、東長野断層の存在が S 波偏向異方性の原因となっている

ことを示している可能性がある。 
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図 4.3.3-1 解析の対象とした地震観測点と解析に用いた地震の震央分布 

青の四角は、平成 30 年度に実施した MT 法電磁探査の観測点の位置（原子力機構・電中研, 

2019）を示す。緑色の領域は、松代群発地震の活動に伴う湧水域（中村, 1971）を示す。 

 

 

 
 

図 4.3.3-2 S 波スプリッティング解析により求められた速い S 波の振動方向の分布 
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図 4.3.3-3 速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布 

丸印は解析に用いた地震の震源の位置を示し、震源と観測点を結ぶ線分は、震源から観測点へ

と至る地震波の波線経路を表す。波線経路の色は、dt の値を示す。 

 
図 4.3.3-3 は、速い S 波が到達してから遅い S 波が到達するまでの時間差（dt）の分布を示す。

これによると、多くの観測点では 0.1 秒を下回る値を示すが、中には暖色系の色で表されている

ように、0.2 秒を超える dt を示すものも存在する。しかし、湧水域の南部に位置する観測点とそ

の他の観測点との間には有意な差は認められない。なお、S 波スプリッティング解析に用いる地

震の規模は Mj1.5 以上、地震波形のノイズが小さく SN 比が十分に大きい場合は Mj1.0 以上が推

奨されている（Hiramatsu et al., 2010; 2015）。しかし、松代群発地震の活動域周辺における地

震活動度はきわめて低く、解析に用いる地震の規模の下限を Mj0.1 まで下げざるを得なかったこ

とや、長野盆地における軟弱地盤のために、地震波の短周期成分が大きく減衰し、S 波の立ち上

がりが必ずしも明瞭ではないことが解析結果の精度を低下させた可能性があることに注意が必要

である。 
以上のことを踏まえると、湧水域は、松代地震断層の運動に関連する西北西‐東南東方向に発

達したクラックが卓越する領域と、北東‐南西方向のクラックが発達する東長野断層の破砕部と

が交差する領域に相当する可能性がある。また、この領域では深さ 10 km 以浅においておよそ鉛

直に延びる低比抵抗体が認められ、その深部にはマントルから連続する地震波低速度体が分布す

る。また、松代温泉の温泉水は、高い He 同位体比(3He/4He)ならびに海水より低い Br/Cl 比を示

す（原子力機構・電中研, 2020）。以上の結果は、群発地震に伴い湧出した多量の湧水が、主とし

て地殻深部やマントル最上部でのメルトの固化により放出された水の上昇に起因し、上部地殻で

はクラックが発達した断層の交差部がその主たる上昇経路となった可能性を示唆する。その場合、

地殻浅部に認められた低比抵抗体は、群発地震時に形成された流体の上昇経路であり、地震波低
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速度体として下部地殻以深に捉えられた流体賦存域がその供給源に相当すると推定される（原子

力機構・電中研, 2020）。 

 
(2) 地形・地質学的検討 

松代群発地震の第 2 期から第 3 期（1966 年 3 月～12 月）にかけて、地震域の中心部にあたる

皆神山北東に地割れ群（松代地震断層）が確認された（Tsuneishi and Nakamura, 1970）。左ず

れを伴う地割れは北西側の幅 500 m 程度の概ね N55°W 方向の帯状地帯に二重雁行配列している

（図 4.3.3-4）（Nakamura and Tsuneishi, 1966, 1967; 木村編, 1984）。Tsuneishi and Nakamura 
(1970) は、帯状地帯を Fissured area（地割れ帯）、この中に雁行配列する Fissure zone（割れ目

帯）、個々の Fissure zone を構成し雁行配列する Crack（割れ目）として整理した。割れ目は長

さ数 m の開口割れ目、割れ目帯は長さ 100～700 m であり、地割れ帯のなかでそれぞれがミ型雁

行配列を呈し、地割れ帯に伏在する左ずれの断層運動を示す。割れ目がおおむね N80°E 方向で

あり、開口方向は N10°W であることや、地表の構造物の変位に基づき、Nakamura and Tsuneishi 
(1967) は、土地の N10°W 方向の伸長量を 30～40 cm と見積もっている。松代群発地震時には、

地震活動に伴い付近の温泉や地下水の湧出量や溶存イオン濃度に異常がみられ、上記の帯状地帯

周辺には新たに湧水地点が発生した（奥澤・塚原, 2006）。松代群発地震の成因については、地下

深部から上昇した水が岩盤の強度を低下させ、岩盤の破壊が地震を発生させたとする「水噴火説」

のように、水が大きな役割を果たしていると考えられている（大竹, 1976）。石川（2006）は複数

の研究結果を総括し、この地域の広域応力場である東西圧縮軸方向（北西－南東）のクラックと、

長野盆地西縁断層帯の逆断層運動に伴い下盤側地殻の浅部に推定される張力場（北西－南東方向）

が形成した北東－南西方向のクラックに深層からの水が浸透し、岩盤の破壊と地震域の拡大が進

展したと解釈している。 
松代群発地震で深部の水が上昇する過程は、様々なモデル（例えば、佃, 2006；神定, 2006）で

説明がなされているものの、最終的に地表へ到達する水の経路となる岩盤中の開口割れ目やせん

断割れ目などのクラックについては、地割れ群以外の存在を地表で具体的に確認している研究は

わずかである（村井, 1967 など）。そのため、移動経路となりえるクラックの特徴について知見を

得るため、周辺の露頭を探索し、割れ目データの取得に着手した。 
まず、地下構造と地形との関連を確認するため、断層及びリニアメントの抽出を目的として縮

尺約 4 万分の 1 の米軍撮影空中写真を用いた地形判読を行った。判読基準は、後藤ほか（2020）
と同じである。その結果、断層変位地形は確認されず、付近に松代地震断層と同方向のリニアメ

ントは確認されなかった（図 4.3.3-4）。一方、それと概ね直交し、震源域の第 4 期以降（1967 年

1 月～）の拡大方向に類似する北東－南西系のリニアメントを複数抽出した。比較的ランクの高

いリニアメントは、東北東－西南西から西北西－東南東方向の東西方向と、北北西－南南東方向

に伸びている。 
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図 4.3.3-4 松代地震断層、判読したリニアメントと割れ目データ取得露頭位置 

ベースマップに地理院タイル（陰影起伏図）を用いた。地質は加藤・赤羽（1986）及び太田・

片田（1955）を参考に作成。茶色線は 50 m コンターを示す。 

 

次に、割れ目データの取得のために踏査を行い、尼
あま

厳山
かざりやま

西方の松代地震断層帯に近い地点で複

数の割れ目が発達する露頭を確認した（図 4.3.3-4 の赤丸地点）。露頭は、松代地震断層帯に直交

する北東－南西方向に、横幅 30 m ほどにわたり露出している。露出している岩石は砂岩～凝灰

質砂岩で、堆積構造は不明瞭で概ね塊状を呈し、全体的に風化を受け変色している。断層は確認

されず、主に高角度の割れ目が発達する。なお、割れ目からの水の湧出は確認されなかった。こ

の露頭について、巻尺を用いて凹凸する露頭表面に沿った測線（スキャンライン）を設定し、交

差する割れ目の位置と姿勢を測定した（図 4.3.3-5）。測線と交差しにくい低角度の割れ目も測定

できるよう、ほぼ同一位置で概ね鉛直間隔 1 m となる上下 2 測線（A、B）を設定した。図 4.3.3-6

に測線の割れ目位置及び走向傾斜について模式図を示す。 
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図 4.3.3-5 露頭写真と計測した割れ目 

露頭が凹凸しているため、セクション（①～⑭）に分割したうえで正面から撮影。測線上の位

置は図 3 を参照。各露頭面に這わせている上の巻尺が測線 A、下の巻尺が測線 B である。 

 

全体の傾向をつかむため、取得した割れ目データをステレオ投影で表示した（図 4.3.3-7）。松

代地震断層の方向と調和的な N50°W～N60°W の走向の割れ目と、それと高角度で斜交する

N20°E 前後の割れ目が卓越している。S 波スプリッティング解析から示される深部の割れ目卓越

方向（西北西－東南東及び北東－南西）に対しては、N50°W～N60°W の走向の割れ目も N20°E
前後の割れ目も一致するとは言えない。したがって、この露頭の割れ目の集中方向は、松代地震

断層付近で深部の地下水移動経路となっている岩盤中の割れ目とは一致しない。 
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図 4.3.3-6 測線と割れ目データ位置の模式図 

凹凸する露頭面に沿って設定した測線と測定した割れ目の走向の模式図。南西側の端を起点と

して、測線（A）と、ほぼ同一位置で露頭面の鉛直約 1 m 下に測線（B）を設定した。割れ目の走

向の表示が重ならないように、測線 A と測線 B を離して図示している。 

 

 
図 4.3.3-7 全割れ目のステレオ投影図 

極位置と大円のプロット（左）と極の密度コンタ―（中央）、走向のローズダイヤグラム（右）

を示す。 

 

続いて 3.3.3 で実施したのと同様に、走向－距離プロットを作成した（図 4.3.3-8）。この図か

らも、N50°W～N60°W の走向の割れ目と、それと高角度で斜交する割れ目の傾向が見て取れる。

後者の走向は南北から N60°E 程度までばらつく。これらの割れ目は露頭の一部にそれぞれ密集
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しているのではなく、全体的に混在している。一方、東西性の走向を持つ割れ目が、露頭の北東

側に分布するように見える。また、測線長 0-5 m では、南西側で走向 N60°W と N30°E の組み合

わせが、順次時計回りに回転し、走向 N30°W と N60°E へと移り変わっていく傾向が見て取れ

る。また、測線長 0-5 m と測線長 15-23 m の区間は、2 系統の走向が比較的明瞭であり、その他

の区間は 2 系統が見えながらも走向は多様である。なお、割れ目の密度は、測線 A では 2.75 本
/m、測線 B では 2.53 本/m である。露頭の南西側は松代地震断層に近く、北東側は遠い位置関係

にあるが、割れ目の密集の程度や走向が、松代地震断層からの距離に応じて系統的に変化する様

子は明瞭ではない。 
次に、上下 2 測線それぞれについて、3.3.3 で実施したのと同様に、走向ベクトル累積プロット

を作成した（図 4.3.3-9, 図 4.3.3-10）。両測線は鉛直方向に約 1 m 離れているのみであるが、測

線の取り方によって大きく見え方が異なっている。さらに、3.3.3 と同様に、隣接面夾角及び隣接

面夾角ランクについて作図したところ、やはり大きく見え方が異なっている。その一方で、露頭

全体を１セクションととらえた場合、全割れ目の走向ベクトル平均は、測線 A が N79°E、測線 B
が N78°E とほとんど変わらない。測線 A と測線 B で見え方が大きく異なるのは、測線長 0～5 m
において、両測線を合わせた図 4.3.3-8 で見える割れ目の走向の系統的回転が、実際は両測線で

割れ目頻度が異なっていることに起因するように見える。そこで、両測線を合わせて走向ベクト

ル累積プロットを作成した（図 4.3.3-11）。隣接面夾角については、2 測線を合わせているために、

隣接面の意味が不明確となるので作成していない。 
測線 A と測線 B を合わせて作成した図 4.3.3-11 からは、測線距離 0～15 m 程度までのゆるや

かな凸形状と 16 m 前後を境界として走向ベクトル平均がやや北東に振れる様子が認められ、測

線 A と測線 B を合わせたような傾向となった。全体の走向ベクトル平均は N78°E である。各セ

クションは、走向がほぼ一定でそろう③、⑤、⑦、⑨、⑬のようなものと、それ以外の北東－南

西及び北西－南東走向が混在するものが見られる。北西－南東走向でそろうセクションは、1 m

以下程度の短い区間であり、その走向ベクトル平均は、N45°W～N48°W で、松代地震断層の走

向（N55°W）に近い。このことは、短い区間で、松代地震断層に近い走向を持つ複数の割れ目が、

平行し、密集している部分があることを示している。 

全体の走向ベクトル平均（N78°E）は、広域的には、弱面の地質図スケールでの分布としての

リニアメントの方向性との対応や、松代群発地震時に被覆層に現れた開口割れ目の方向性との対

応が指摘できる。リニアメントについては比較的ランクが高く長い東北東－西南西方向のリニア

メントが奇妙山
きみょうざん

と尼厳山の間に存在している。また、被覆層の開口割れ目（雁行配列する Crack）

は、角度はばらつくもののおおよそ N80°E 方向（土地は N10°W 方向に伸長）（Nakamura and 

Tsuneishi, 1967）とされており、上記の N78°E とほぼ一致する。S 波スプリッティング解析結

果は、松代地震断層の帯状の地割れ帯の中で雁行配列する Fissure zone（割れ目帯）が西北西－

東南東方向であることと調和的である。本露頭の走向ベクトル平均（N78°E）は、この速い S 波

の振動方向（西北西－東南東方向）と一致せず、広域応力場の圧縮方向でもある西北西－東南東

方向から 20°程、反時計回りに斜交しており、割れ目帯より一つ規模の小さい構造である開口割

れ目の方向に対応している。この対応関係は、岩盤中の割れ目の走向ベクトル平均方向が被覆層

の開口割れ目方向を規定する可能性を示唆しており、今後、調査地点数を増やして確認していく

必要がある。現時点では、露頭で得られる走向ベクトル平均方向は小規模な割れ目形成と関係が

深く、小規模な割れ目の集合体としての Fissure zone（割れ目帯）は広い地域の割れ目方向を反

映する S 波スプリッティング解析結果と関係が深いという可能性を指摘できる。こうした規模ご



205 

とに方位が異なっていく階層性は、断層近傍の水理学的影響を考察していくうえで重要と考えら

れる。 
割れ目分布方向の検討は今年度から着手されたが、地震及び断層活動による水理学的影響の検

討を進める際には、割れ目の伝統的な表示方法であるステレオ投影図だけでなく、走向－距離プ

ロットや走向ベクトル累積プロットの作成が考察の材料を与える可能性は指摘できるであろう。

こうした手法を用いることを前提とするならば、ボーリング調査時の孔壁観察による割れ目方向

データの取得は必須となる。今年度着手した割れ目分布の解析では、地震時の流体流入経路が発

生する場所の条件の解明には至らなかったが、岩盤中の割れ目と地表の開口割れ目の分布、リニ

アメント、S 波スプリッティング解析結果や広域応力場などと関連づけて考察していく手がかり

は得られたものと考えられる。今後、さらに検討を進めるためには、松代地震断層直近に地震観

測点を設けて S 波スプリッティング解析を行うことや、本地域だけでなく西北西－東南東方向の

速いS波の振動方向が得られている地震観測点付近の岩盤露頭も含めて割れ目の走向ベクトル平

均方向に着目した割れ目解析を行うことが挙げられ、地表の割れ目解析の事例を増やす観点から

は後者が実際的と考えられる。その際、湧水を伴う岩盤露頭の発見が重要となるであろう。 

 

図 4.3.3-8 測線 A、B における割れ目の走向―距離プロット 

測線 A の割れ目は赤色、測線 B の割れ目は青色で示した。（a）縦軸は走向で、0～90°は南北

から北東を経て東西走向、90～180°は東西から北西を経て南北走向を表す。横軸は測線距離（m）

であり、露頭西端を 0 とする。（b）縦軸は 0～90°は南北から北東を経て東西走向、-90～0°は

（a）の 90～180°を移したものであり、東西から北西を経て南北走向を表す。横軸（測線距離）

は（a）と同じ。 

(a) 

(b) 
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図 4.3.3-9 測線 A における割れ目データの走向ベクトル累積プロット 

（a）走向ベクトル累積プロットに加え、（b）隣接面夾角（0～90°）、（c）隣接面夾角ランク（橙

色線）とその 3 区間移動平均（濃橙色線）を表示した。（a）では、走向ベクトル累積プロット方

向の傾向が変化する位置を境界として、セクション①～⑬に分けた。各セクションの走向は、①

N84°E、②N58°W、③N47°E、④N39°W、⑤N83°W、⑥N42°E、⑦N75°W、⑧N56°E、⑨N16°E、

⑩N78°W、⑫N19°E、⑬N50°E で、全体の走向⑭は N79°E である。 

(a) 

(b) 

(c) 
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図 4.3.3-10 測線 B における割れ目データの走向ベクトル累積プロット 

（a）走向ベクトル累積プロットに加え、（b）隣接面夾角（0～90°）、（c）隣接面夾角ランク（橙

色線）とその 3 区間移動平均（濃橙色線）を表示した。（a）では、走向ベクトル累積プロット方

向の傾向が変化する位置を境界として、セクション①～⑦に分けた。各セクションの走向は、①

N47°E、②N80°E、③N51°W、④N80°E、⑤N27°E、⑥N88°W、⑦N21°E で、全体の走向⑧は N78°E

である。 

(a) 

(b) 

(c) 
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図 4.3.3-11 測線 A と測線 B を合わせた割れ目データの走向ベクトル累積プロット 

セクション①～⑰の走向は、①N59°E、②N86°E、③N47°W、④N59°E、⑤N48°W、⑥N82°E、

⑦N74°W、⑧N71°E、⑨N21°E、⑩N82°E、⑪N54°W、⑫N56°E、⑬N45°W、⑭N60°E、⑮N45°W、

⑯N33°E、⑰N72°E、で、全体の走向⑱は N78°E である。 

 
4.3.4 まとめ 

本事業では、地震・断層活動に伴う水理学的・力学的影響の理解のため、2 つの地域を事例対

象として検討を進めた。すなわち、地下水の大規模な地表への流出が年単位で継続した事例とし

て、2011 年 4 月の福島県浜通りの地震と、1960 年代の松代群発地震の震源域周辺を対象として、

S 波スプリッティング解析を行い、松代地域については露頭探索と割れ目データの取得に着手し

た。福島県浜通り地域における S 波スプリッティング解析の結果では、2011 年東北地震前後で、

同地域の速い S 波の振動方向（φ）は大きな変化はなく、おおむね日本海溝に対して平行な方向

に φ の分布が卓越し、既往の報告（Iidaka and Obara, 2013；Iidaka et al., 2014）と調和的であ

った。また、このような φ の分布は、先行研究で報告された東北日本の前弧域全体の特徴と調和

的で、本地域周辺のみに特有な特徴は確認できなかった。速い S 波と遅い S 波の到達時間差を震

源距離で規格化した距離規格化 dt 値は、観測点 IWAKMZ で大きい場合があり、同観測点は湧水

の継続している温泉付近に存在することから（図 4.3.2-4）、地殻内の深部流体の影響が示唆され

る。同観測点における距離規格化 dt 値の深さ方向の分布と活断層などとの比較から、震央の線状

配列の折れ曲がりが断層の形状を反映している可能性がある。なお、観測点 IWAKMZ が位置す

る水石山の地名は地下水が豊富な事に由来するとの説があり、地下水の賦存状態などを検討する

際には地形学や自然地理学、郷土史の観点からも情報収集をしていくことが望まれる。今回の検

討では、電磁探査で認められた地下深部の低比抵抗領域（Umeda et al., 2015）の dt 値を得るこ

とが期待されたが、電磁探査測線を波線が横切る地震がなく、解析期間を延長して検討を進める

必要がある。 
松代群発地震震源域については、S 波スプリッティング解析により、群発地震の活動域周辺で

は概ね西北西‐東南東方向を向く φ の分布が卓越するのに対し、湧水域の南部に位置する観測点

においては、φ の卓越方向が北東‐南西方向に急変しており、前者は松代地震断層の運動に関連

する西北西‐東南東方向に発達したクラックの卓越に、後者は北東‐南西方向に想定される東長

野断層によるものと推定された。昨年度の検討と同様に、湧水域は、松代地震断層と東長野断層

が交差する領域に相当する可能性が指摘できる。地表の割れ目分布の検討からは、1 露頭ではあ
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るものの、走向ベクトル累積プロットから得られる割れ目の平均方向が、相対的に高いランクの

リニアメントの方向や松代地震断層の開口割れ目の方向（東北東－西南西）と調和的であること

が示された。S 波スプリッティング解析結果は、開口割れ目の集合体である Fissure zone（割れ

目帯）の方向（西北西－東南東）と調和的であった。観察規模ごとに方位を異にして地震時に生

じる割れ目や割れ目帯と対応づけられる可能性が示されており、こうした階層性は、断層近傍の

水理学的影響を検討する際に重要な視点を提供するものと考えられる。 
本検討で用いる手法は、今年度実施した地震学的、地形・地質学的検討だけでなく、MT 法な

どの地球物理学的手法についても、3.3 章の深部流体の移動経路に関する研究開発と共通の点が

多い。これは地震・断層活動に伴う湧水活動の影響範囲は、流体の移動経路に大きく影響を受け

るためであるからと言える。 
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4.4 まとめと今後の課題 

「活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響範囲を把握する手法の検

討」について、昨年度までに、概要調査に適用可能な形で、地球物理学的検討、地形学的検討、

地質学的検討を組み合わせた一連のアプローチを整備し、南九州せん断帯を対象として示した。

地球物理学的検討（稠密 GNSS 観測）と地質学的検討（応力逆解析）の精度・信頼性の向上や、

応力逆解析の適用事例が不十分であるという課題を踏まえ、今年度はこれらのデータ蓄積と解析

を継続するとともに、1984 年長野県西部地震の余震域を対象とした事例研究に着手した。稠密

GNSS 観測については、概要調査への適用を想定し、様々なテクトニックセッティングの場に対

応できるよう、データ解析の流れをフロー図で示すとともに、観測期間を延長したデータを用い

て各段階の補正方法を詳述した。また、地質学的手法の信頼性向上を意図し、応力逆解析だけで

なく、別途地震学的に求められた応力場を用いたミスフィット角による解析も行い、両解析が共

通して 1997 年鹿児島県北西部地震の余震域に帯状の活構造の伏在を示唆する結果を得た。長野

県西部地震震源域における事例研究では、各機関が公開しているデータを用いた地球物理学的検

討、空中写真を用いた地形学的検討を行い、応力逆解析を用いた地質学的検討に着手した結果、

現在のテクトニックセッティングと調和的な活構造の伏在を指摘し得るデータが得られた。しか

し、長野県西部地震の震源断層のような規模・走向の活構造の存在は先見情報無しには指摘し得

ない。これは調査初年度のデータ不足に起因するため、地質学的検討を継続し、適用事例の増加

に努めることが課題である。 
「断層の活動性評価指標を提示するための分析・試験、年代測定による検討」では、上載地層

法が適用できない基盤岩中の破砕帯などの活動性評価手法の整備を目的として、放射年代測定法、

機械学習、石英水和層の三つの手法に基づいた検討を行った。その結果、IRSL 法については、大

気環境下での加熱実験から、230～250℃程度で短時間（5～20 秒）の断層加熱を被ると、一部の

IRSL 信号に影響が現れることが確認され、断層運動に伴う熱影響を検出できる可能性が示され

た。今後は、実際の水熱条件下での実験データの取得が課題となる。熱年代による断層活動性評

価手法の高度化検討では、断層が活動する地下深部を模した水熱環境や還元環境で加熱した試料

との比較に供するため、非加熱試料の各種年代学的データの取得を実施した。得られた (U-
Th)/He 年代、U-Pb 年代、FT 年代、FT 長の結果及び断層破砕帯への適用可能性に基づき、今後

の非加熱試料と水熱加熱試料の比較は、FT 長測定による検討を優先的に進めるべきと判断され

た。粘土鉱物を対象とした K-Ar 法による検討については、1) 複数の粉砕条件の影響を検討する

イライト標準試料、2)断層運動による機械的粉砕と熱水活動の影響を検討する延岡衝上断層試料

（ボーリングコア試料）、3)活動史が詳細に明らかにされている阿寺断層露頭試料の年代測定をそ

れぞれ継続した。機械学習では、これまで整備した化学組成データベースの拡充と、統計学的に

妥当性の高い対数比変換データを用いた線形判別分析を行った。また、断層活動性の確実度を用

いた誤判別の程度の検討を実施した。判別に寄与する元素のうち、Rb 、Sr、Ba の存在形態は粘

土鉱物中の層間イオンと考えられ、元素の挙動にも着目して今後の検討を継続する。石英水和層

については、地表付近の断層運動を模擬した摩擦実験を行った結果、明確な水和層の発達を示す

積極的な証拠は検出できなかった。 
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「地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討」では、地下水の大規模な地表への流出

が地震後も年単位で継続した事例として、2011 年 4 月の福島県浜通りの地震と、1960 年代の松

代群発地震の震源域周辺（いわき地域、松代地域）を対象とし、S 波スプリッティング解析を行

った。今年度から着手したいわき地域では、速いS波の振動方向は地震前後で大きな変化はなく、

東北日本の前弧域全体の特徴と調和的で、本地域周辺に長期湧水が発生することをあらかじめ予

測しうるような特徴は確認できなかった。ただし、速い S 波と遅い S 波の到達時間差の指標は、

長期湧水箇所の付近の観測点で大きい場合があり、地殻内の深部流体の影響が示唆される。今回

の検討では、先行研究（電磁探査）で認められた地下深部の低比抵抗領域を波線が横切る地震が

ないため、解析期間の延長によるデータ蓄積が望まれる。松代地域の湧水域は、S 波スプリッテ

ィング解析によるクラック卓越方位が大きく変化する地域、すなわち、西北西‐東南東方向のク

ラック卓越領域と、北東‐南西方向のクラック卓越領域の交差部に位置する結果が得られ、昨年

度までの検討結果と調和的である。つまり、湧水発生場所の条件として、地下深部の流体賦存域

の存在と流入経路としての卓越クラック方向の交差領域の存在が考えられる。また、地表の割れ

目分布を検討した 1 露頭からは、東北東－西南西の割れ目の平均的方向が得られ、リニアメント

方向や松代地震断層の開口割れ目方向と調和的であった。一方、西北西－東南東の S 波スプリッ

ティング解析結果は、開口割れ目の集合体である割れ目帯方向と調和的であり、観察規模ごとに

方位を異にして発達する割れ目や割れ目帯の階層性が示唆された。今後は、階層性に着目しつつ、

検討手法の妥当性を確認するため、試料規模のマイクロクラックの走向や、露頭規模の割れ目の

平均走向解析及び S 波スプリッティング解析との比較など、データ蓄積と解析を継続する必要が

ある。 
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5. 隆起・侵食に関する調査・評価技術 

 
5.1 熱年代法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備 

5.1.1 背景と目的 

地層処分事業においては、将来の隆起・侵食の予測の信頼性向上に向け、過去百万から数十万

年以前からの隆起・侵食量の把握が求められる。火山・火成活動や地震・断層活動と異なり、隆

起・侵食は、程度の差はあれ、場所を問わず普遍的に生じる自然現象であり、将来の地下水流動

を評価する観点からも、サイトの場所に関わらず評価が必要となる。したがって、地形、地質、

テクトニクスなどの条件に依らず、隆起・侵食量を評価するための手法の整備が望まれる。 
一般に、過去百万年程度ないしそれ以上の期間の侵食量の評価には、鉱物の年代測定法におけ

る閉鎖温度の違いを利用した熱年代法が有効である（例えば、Reiners and Brandon, 2006; Ault 

et al., 2019; 末岡・田上, 2019）。熱年代学は、温度条件によって放射年代がリセットされること

を利用して、岩石や鉱物等の冷却過程や熱イベントの時期を推定する学問領域である。年代がリ

セットするときの温度領域は閉鎖温度（Dodson, 1973）と呼ばれ、年代測定手法と対象鉱物の組

み合わせによって固有な値を持つ（例えば、Ault et al., 2019）。熱年代学を山地の隆起・侵食に

適用する場合、現在地表で得られる岩石試料は、岩石が形成された地下深部から、隆起・侵食に

よって地殻中を上昇し地表に露出したとみなす。一般に地下深部は高温であり、利用する年代計

の閉鎖温度に対応した深度（＝閉鎖深度）以深では、高温により年代はゼロリセットされる。一

方、閉鎖深度以浅では、年代値は経過時間に応じて増加していく。したがって、地表の岩石から

得られた年代は、閉鎖深度から地表への移動に要した時間に相当する（より詳細な説明は、末岡

ほか，2015；末岡・田上，2019 参照）。熱年代法が侵食の評価に使用されたのは、1970 年代のヨ

ーロッパアルプスの事例（Wagner et al., 1977）に端を発しており、以降、世界各地の造山帯や

安定陸塊などに適用されてきた（Herman et al., 2013）。日本列島においては、比較的山地の規

模が小さく、隆起の開始時期が若いことから、現在のテクトニクスを反映した侵食量の推定は相

対的に困難であったが、近年の特に低温領域における熱年代法の発展により、中部山岳地域

（Yamada and Tagami, 2008; Sueoka et al., 2012, 2017a）や東北日本弧（Sueoka et al., 2017b; 
Fukuda et al., 2019, 2020）などで研究事例が増えつつある（末岡ほか, 2015; Sueoka et al., 2016; 
福田ほか, 印刷中）。一方で、百万年オーダーの侵食量の推定が可能な地域は平均標高約 1,000 m
以上などの条件を満たす地域に限られることや（末岡ほか, 2015）、飛騨山脈のような複雑な熱史・

熱構造を持つ地域では冷却年代から侵食量への換算が困難である（Yamada and Harayama, 
1999）などの問題点があり、手法の適用性の拡充が望まれる。 
本事業では、主に四種類の検討を行った。侵食速度が遅い地域の侵食速度評価に反映するため

の光ルミネッセンス（Optically stimulated luminescence：以下、「OSL」という）熱年代法の適

用性の検討では、10 万年スケールの侵食史の推定が可能な OSL 熱年代法を大深度ボーリングに

適用することで、侵食速度が遅い地域に対する本手法の適用可能性を検討した。角閃石の地質温

度圧力計とウラン－鉛（U–Pb）年代測定法を用いた侵食評価手法の検討では、地熱地域など、熱

史や熱構造が複雑で熱年代による侵食史の評価が困難な地域に適用可能な手法として、花崗岩の

固結深度と固結年代に基づいた侵食史の復元手法を試みた。岩石学的手法と地球年代学的手法を

用いた高温領域の熱史及び隆起・侵食史の検討では、ジルコンのチタン温度計と U–Pb 年代測定

法を組み合わせて、高温領域における熱史・侵食史の評価手法の高度化を検討した。熱年代法・

宇宙線生成核種法・河川縦断形の数値地形解析を組み合わせた隆起・侵食速度の評価手法の検討

では、河川縦断形解析を用いた隆起速度評価手法の高度化と、それに向けた侵食パラメータの較

正を目的とした熱年代法及び宇宙線生成核種法による侵食速度評価を実施した。これらにより、
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より多様な地形、地質、テクトニクス条件に対して、隆起・侵食速度を評価するための手法の高

度化を試みた。 

 
5.1.2 侵食速度が遅い地域の侵食速度評価に反映するための光ルミネッセンス（OSL）熱年代法

の適用性の検討 

(1) アプローチ 

 ルミネッセンス年代測定法は、自然放射線の作用により石英や長石などの鉱物内に蓄積された

トラップ電子を熱や光の刺激により再結合させた際に生ずる発光の強度を利用した年代測定法で

ある。トラップ電子の蓄積量は数百℃の熱や太陽光に曝されるとリセットされるため、ルミネッ

センス年代は試料が加熱や光曝を受けて以降の時間に相当し、テフラや考古遺物、堆積物などの

年代測定に利用されている（塚本, 2018）。 

 近年、OSL 年代測定法の応用手法として、超低温領域の熱史を推定する OSL 熱年代法が提唱

されている（Herman et al., 2010; King et al., 2016; Herman and King, 2018）。手法の詳細な

原理については、昨年度の報告書（原子力機構・電中研, 2020）を参照されたい。この手法は、フ

ィッション・トラック（FT）法や(U–Th)/He 法といった既存の熱年代法では測定が困難な、過去

数十万年の低温領域（30~100℃）の熱史の推定を得意とするため（Herman et al., 2010; Herman 
and King, 2018; Ault et al., 2019）、一般的な地温構造を仮定すると、深度数百 m 以浅における

侵食史の評価が期待できる。OSL 熱年代法の適用は、ルミネッセンス信号が数万年から数十万年

で飽和するため、露頭試料においては侵食速度の速い地域に制限されており、先行研究のほとん

ども、東ヒマラヤや南アルプス（ニュージーランド）、飛騨山脈といった侵食速度が数 mm/yr を

超える地域で行われている（Herman and King, 2018）。一方、Guralnik et al.（2015）はドイツ

で掘削された大深度ボーリングコア（KTB borehole; Hirschmann et al., 1997）に長石の OSL 熱

年代法を試み、地表から約 1 km までは見かけのルミネッセンス年代は飽和するが、深度 1~2.3 

km（40~70℃）で見かけの年代が減少することや、ルミネッセンスシグナル強度から推定した地

温構造がボーリング孔温度と調和的であることを報告した。これにより、大深度ボーリングコア

を利用し、シグナルが未飽和の部分を抽出することで、侵食速度が遅い地域にも OSL 熱年代法

を適用できる可能性を示した。 
 本事業では、隆起・侵食速度の評価技術の高度化に資するため、深度数百 m 以浅における 10
万年スケールの侵食史の復元を可能とする OSL 熱年代法の技術開発を進めている。作年度まで

は、大深度ボーリングコアを用いて、侵食速度が比較的遅い地域（0.1 mm/yr 以下）に対する長

石の multi-OSL 熱年代法の適用性を検討した。令和 2 年度は、侵食速度が中程度（0.1~1.0 mm/yr
程度）の地域に対する長石の multi-OSL 熱年代法の適用性を検討した。 

 
(2) 測定試料 

 今年度の本事業では、侵食速度が中程度（0.1～1 mm/yr）と予想される六甲山地を事例対象地

域とした。六甲山地は、大阪層群の海成粘土 Ma-1 の堆積（約 1 Ma）以降に少なくとも 500 m
の隆起（隆起速度：0.5 mm/yr 以上）を起こしたことが知られている（藤田, 1983）。末岡ほか

（2010）は AFT 法で求めた年代（約 20~30 Ma）から現在までの平均侵食速度を約 0.04~0.10 
mm/yr と報告したが、松四ほか（2014）は石英中の宇宙線生成核種（10Be）から、六甲山地流域

の 103年スケールの侵食速度を 0.37~0.81 mm/yr と算出した。両者の不一致の原因として、六甲

山地の侵食速度が、1 Ma 以降の地殻変動の活性化（六甲変動；藤田, 1983）によって増加した可

能性が挙げられている（松四ほか, 2014）。これらの先行研究の結果より、104~105年スケールの

侵食速度は 0.1 mm/yr から 1 mm/yr 程度と予想される。 
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 六甲山地の OSL 熱年代用分析試料として、国立研究開発法人防災科学技術研究所所有の掘削

深度 1,313.2 m の「甲山」ボーリングコア（兵庫県西宮市甲山森林公園内）を用いた（山田ほか, 
2012）。甲山は六甲山地の南東部、芦屋断層と甲陽断層の間に位置する。甲山は、瀬戸内火山帯に

属する中新世の火山が侵食されることによって形成された旧火道の残丘であると考えられている

（藤田・笠間, 1982；藤田, 1983）。甲山の山体は輝石安山岩で構成されるが、甲山コアは甲山の

西約 300 m の位置で掘削されているため、この地域の基盤岩である後期白亜紀の六甲花崗岩で構

成される。六甲花崗岩は、黒雲母 K–Ar 法や全岩 Rb–Sr 法のような比較的閉鎖温度が高い手法で

は、約 70 Ma の年代を示している（河野・植田, 1966；藤田・前田, 1984；Terakado and Nohda, 
1993）。甲山コアのうち、風化や断層破砕帯の著しい部分や、ノンコアリング掘削部分をさけ、

408 m（KBT-1）、642 m（KBT-2）、818 m（KBT-3）、1,048 m（KBT-4）の計 4 地点の試料を採

取した。本年度は、このうち、KBT-1、KBT-2、KBT-4 の 3 試料の測定を行った。 

 
(3) 試料処理 

OSL 測定用のカリウム長石を抽出するため、以下の手順で岩石試料を処理した。光曝によるル

ミネッセンスの減衰を防ぐため、全ての作業は赤色灯下で行った。まず、露光している表面部分

（厚さ約 1.5 cm）を岩石カッターで切りとった。切り出した部分を乳鉢と乳棒で粉砕し、篩を用

いて粒径を 180～250 μm に篩分後、10%塩酸で炭酸塩、35%過酸化水素で有機物を除去した。ポ

リタングステン酸ナトリウム水溶液を用いて重液分離を行い、比重が 2.58 g/cm3未満の粒子を抽

出した。最後に、ネオジム磁石で磁性鉱物を除去した。 

 
(4) 年間線量率 

 試料中に含まれる放射性元素濃度とコア掘削地点の宇宙線強度を評価し、年間線量を算出した。

カリウム、ウラン、トリウム、ルビジウム濃度及び含水比は山田ほか（2012）を参照した。ただ

し、測定鉱物であるカリ長石の内部線量はカリウム濃度を 12.5±0.5%（Huntley and Baril, 1997）、
ウラン、トリウム、ルビジウム濃度を 0 ppm と仮定した。年間線量率の算出には、年間線量率計

算用ソフトウェアの DRAC（Durcan et al., 2015）を利用した。宇宙線強度の算出には Prescott 
and Hutton（1994）を用いた。 

 
(5) OSL 測定と OSL 熱年代モデリング 

OSL 測定には、日本原子力研究開発機構・東濃地科学センターの Risø-TL/OSL-DA-20（Bøtter-
Jensen et al., 2010）を用いた。この装置には、放射線源として β 線源（90Sr/90Y；1.48GBq；~0.1 
Gy/s）、励起光源として赤外線発光ダイオード（870 nm；145 mW/cm2）が装着されている。カ

リ長石を直径 9.7 mm のステンレス皿の中心部分（直径約 2 mm）に載せて、OSL 測定を行った。

測定温度は 50、100、150 及び 225℃に設定した。50～150℃の測定は大気雰囲気下で、225℃の

測定は窒素（N2）雰囲気下で行った。加熱率は 5℃/s に設定した。発光の検出には光電子増倍管

（EMI9235QA）を用いた。IRSL の検出波長は、Schott BG3 と Schott BG39 のフィルターを用

いることで青～紫色に制限した。 
 OSL 測定では、放射線反応曲線測定、等温減衰測定及びフェーディング測定を行い、電子のト

ラップ速度、熱的及び非熱的脱トラップ速度の算出に必要な物理パラメータを決定した。また、

数値解析ソフトウェアの Mathworks 社製 MATLAB を用いて、熱史を推定した。推定手順とし

ては、まず温度－時間パスを無作為に発生させ、求めた物理パラメータを基に、それぞれのパス

に対応する電子のトラップの成長曲線を計算した。この中から試料の蓄積トラップ電子量（等価

線量）に到達する成長曲線のみを抽出することで、実測値とよく適合する温度－時間パスの分布
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範囲を制約し、熱史の復元及び信頼性の評価を行った。 
 モデリングの条件として、温度－時間パスの終点の温度は、掘削深度における孔内温度とした

（山田ほか, 2012）。始点の年代と温度は、multi-OSL 熱年代法を開発した King et al. (2016)に
倣い、0.5 Ma と 150℃とした。 

 
(6) 熱史推定結果 

 OSL 熱年代測定の結果を図 5.1.2-1 に示す。図の色相は、パスの確率密度（probability density 
function; PDF）を表し、暖色系ほど高確率を表す。赤線はその時間におけるパスの分布の中央値、

緑線が±60%信頼区間、黒線が±90%信頼区間の範囲を示す。時間ごとのパスの分布の中央値（赤

線）、もしくはその周辺を通り、かつパスの確率密度分布の高い部分（色相が暖色系の部分）が信

頼性の高い熱史を表す。 

 KBT-1（408 m）と KBT-2（642 m）については、multi-OSL 熱年代法の適用上限である 20 万

年まで、暖色系の確率密度が現在の温度（孔内温度）付近に分布し、全パスの中央値も暖色系の

確率密度分布と一致した。これより、過去 10~20 万年間にわたって温度変化がほとんどない、す

なわち、大きな侵食を経験していないことが推測される。一方、KBT-1 と KBT-2 よりも深部に

位置する KBT-4（1,048 m）は、20~15 万年前に急激な温度変化を示すように黄~緑の確率密度が

分布し、その後、現在温度付近に分布する。全パスの中央値も確率密度分布の推移と一致してい

る。この結果からは、20~15 万年前に何らかの熱イベントが生じたことが推測される。これらの

結果より推測される 2 通りの熱史を、それぞれの OSL 熱年代測定結果の解釈とともに以下にま

とめる： 
A）過去約 20 万年間は、熱的に安定（侵食が緩慢）であった。KBT-4 の 15～20 万年の温度変化

は、試料の特性ないし局所的な熱イベントに起因しており、広域的な侵食を反映しているわけ

ではない。すなわち、KBT-4 のみ年間線量率が高かった等の理由で、15 万年以前は multi-

OSL 熱年代法の適用上限外になっており、実際の熱史を反映していない、もしくは、深度 1 
km 付近で生じた局所的な熱イベント（例えば、断層運動や熱水活動）を反映していることが

考えられる。 
B）15～20 万年前に大きな温度変化（侵食）が生じ、その後は侵食が緩慢になった。KBT-1 と

KBT-2 の OSL 熱年代測定の結果が温度変化を反映していないのは、地温の差が原因と考えら

れる。ルミネッセンスの成長曲線は指数関数形であり、飽和に近づくほど精度が悪くなるため、

閉鎖温度に近い温度であると、温度変化に対するトラップ電子の蓄積変化の感度が悪くなる

と考えられる。そのため、浅部に位置する KBT-1 と KBT-2 においては、OSL 熱年代モデリ

ングに有意な変化として表わすには、15~20万年の温度変化量は不足であったと考えられる。 
いずれにしても、少なくとも過去約 10 万年間は侵食が緩慢であることが推測された。10 万年前

以前の熱史の解釈については、KBT-3（818 m）の結果と併せて、ルミネッセンスシグナル飽和

値及び OSL の閉鎖温度の評価も踏まえて、信頼性を高めていくことが課題である。また、熱史か

ら侵食史への読み替えにおいては、地形発達・地殻変動、隆起・侵食速度等に関する先行研究と

の比較検討を通じて、慎重に議論する必要があると考えられる。 
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図 5.1.2-1 OSL 熱年代法による熱史解析 

図の色相は、パスの確率密度を表し、暖色系ほど高確率を示す。赤線はその時間におけるパス

の分布の中央値、緑線が±60%信頼区間、黒線が±90%信頼区間の範囲を示す。  
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(7) まとめ 

 本事業の研究開発として、甲山（六甲山地）で掘削された大深度ボーリングコアに対して、OSL
熱年代法を適用した。OSL 熱年代解析によって、少なくとも過去約 10 万年間は侵食が緩慢であ

ることが推測された。しかし、10 万年前以前の熱史・侵食史については、本年度の研究結果では

2 通りの可能性が考えられ、一方に絞り込むことはできなかった。今後は、KBT-3 の結果やルミ

ネッセンスの物理パラメータ、地形発達・変動、隆起・侵食速度などに関する先行研究を基に、

甲山の侵食史を推定することが課題である。また、様々な地形・地質・テクトニクス条件の地域

で、OSL 熱年代法の事例対象を増やすことで、OSL 熱年代法の適用可能性をより詳細に評価す

ることも望まれる。 

 
5.1.3 角閃石の地質温度圧力計と U–Pb 年代測定法を用いた侵食評価手法の検討 

数百万年より長期の侵食評価には熱年代学の手法が有効だが、熱史を侵食史に読み替える手法

であるため、地温構造が複雑な地域では適用が困難という問題がある。このような熱年代学が適

用できない条件下における侵食評価手法の整備のため、地質温度圧力計に基づいた手法を検討す

る。すなわち、地質温度圧力計を利用して花崗岩体の固結深度を決定すると同時に、岩体固結時

の絶対年代を、ジルコンの U–Pb 年代測定によって決定する。これを研究対象地域（飛騨山脈黒

部地域）で複数の岩体内の異なる地理的位置の試料について行うことで、侵食量の上限を制約す

る。条件がそろえば研究対象地域の侵食史を推定できる。 

 
(1) 研究手法 

本研究で用いる地質温度圧力計は、Al-in-Hbl 圧力計（角閃石圧力計）と角閃石—斜長石温度計

である。手法の詳細な原理は、共同研究報告書（付録 1）または昨年度の報告書（原子力機構・電

中研, 2020）を参照のこと。Al-in-Hbl 圧力計には、さまざまなキャリブレーションがあるが、本研

究では、従来のキャリブレーションよりも、より低圧まで適用可能な Mutch et al. (2016)のキャリ

ブレーションを用いた。こうして求まった圧力は、温度・圧力図上でウェット・ソリダス上に位

置していることが必要である。その検証のため、圧力見積もりに用いた角閃石とそれに隣接する

斜長石の組成に対して、角閃石—斜長石温度計（Blundy and Holland, 1990）を適用し、求まった温

度圧力条件が含水ソリダス上の条件として適当であるか否かも検証した。これらのチェックを通

過したデータを用いて、花崗岩の固結深度を見積もった。 

U–Pb 法は、鉱物中に含まれる U–Th 系列の放射壊変を利用した年代測定法である。親核種と

娘核種の組み合わせとしては、238U–206Pb、235U–207Pb、232Th–208Pb の 3 系列が利用されること

が多い。閉鎖温度は他の年代測定法に比べて高く、本研究で用いる ZrU–Pb 法では 900℃以上で

ある（Cherniak and Watson, 2001）。したがって，岩石や鉱物の形成年代の推定に用いられるこ

とが多い。 

 
(2) 研究試料 

今年度の本事業では、京都大学との共同研究として、飛騨山脈黒部地域に分布する黒部川花崗

岩体中の 2地点（KRG19-B08とKRG19-A03）から採取済みの岩石試料KRG19-B08-bとKRG19-
A03（図 5.1.3-1）を用いて、固結温度・圧力推定を行った。KRG19-B08-b と KRG19-A03 はい

ずれも細粒暗色包有岩（mafic magmatic enclave; MME）を含む花崗岩閃緑岩試料であり、固結

温度・圧力推定に用いた KRG19-B08-b mafic と KRG19-A03 MME は各試料の MME 部分、

KRG19-A03 granite は KRG19-A03 の花崗閃緑岩部分である（図 5.1.3-1）。各試料の詳細な岩

石記載は付録 1 を参照のこと。 



219 

 

図 5.1.3-1 岩石試料中の MME と花崗閃緑岩質部分の産状写真 

（a）試料 KRG19-B08-b。本研究で用いたのは MME 部分。写真上部のたがねの長さは約 18cm。

（b）試料 KRG19-A03。赤枠で囲んだ「MME」および「granite」と書かれた部分から作成された

薄片が、分析試料に相当する。 

 
(3) 分析方法 

ダイヤモンド研磨した試料を炭素蒸着後、京都大学設置の波長分散型電子線マイクロアナライ

ザーJEOL JXA-8105 で鉱物化学分析を行った。分析条件は、加速電圧 15.0 kV、電流値 10 nA、ビ

ーム径 3 µm である。標準試料には Astimex 社製 MINM25-53 およびその他の天然及び合成鉱物を

用い、濃度計算にあたっては ZAF 補正を適用した。ピークとバックグラウンドの計測時間は、F

についてはそれぞれ 60 秒と 30 秒、Cl については 30 秒と 15 秒、他の元素については 10 秒と 5

秒とした。 

 
(4) 地質温度・圧力計の適用 

KRG19-B08-b mafic および KRG19-A03 MME と granite に Al-in-Hbl 圧力計（Mutch et al., 
2016）を適用した。角閃石が組成累帯構造を有しているため、この圧力計の適用に当たっては、

適用条件の鉱物組合せを厳格に満たしている部分を求めることに注力した。 
KRG19-B08-b mafic では、角閃石のコアからリムに向かって順に 1-7 の番号で累帯構造を分

類したが、うち角閃石 1-3 と角閃石 4-6 とでは異なる組成トレンドを示す。また、角閃石 7 はこ

れらとは全く異なる組成を示す。角閃石 4-7 はアクチノ閃石組成であり、マトリクスの d リムや

カリ長石と接する。一方、角閃石 2-3 は、斜長石リムや黒雲母と接し、包有関係も考慮すると、

カリ長石、石英、燐灰石、チタン鉄鉱、磁鉄鉱と共存している。従って、角閃石 2-3 と斜長石リ

ムが、マグマ結晶化末期の含水ソリダス上で、Al-in-Hbl 圧力計適用に必要な相と平衡関係にあ

った部分であると判断した。そこで、Al-in-Hbl 圧力計を角閃石 2-3 に適用した。また、隣接した

斜長石リムとの間で Blundy and Holland (1990)の Hbl-Pl 温度計を適用し、ハプロ花崗岩のソリダ

ス上に誤差の範囲内で乗った点を、信頼できる圧力見積もりとして採用した（図 5.1.3-2a）。この

結果、固結圧力は 1.6±0.2～2.1±0.3 kbar となった。密度 2700 kg/m3を用いて深さに換算（以下

同様）すると、固結深度は 5.9±0.9～7.9±1.3 km となった。 

KRG19-A03 MME では、茶褐色のコアをもち黒雲母を包有する角閃石の内側リムがマトリク
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スの斜長石リム、カリ長石、石英、黒雲母、燐灰石、磁鉄鉱、チタン鉄鉱と接するほか、黒雲母、

斜長石（An21）、燐灰石を包有することから、マグマ結晶化末期の含水ソリダス上で、Al-in-Hbl
圧力計適用に必要な相と平衡関係にあった部分であると判断した。また、茶褐色のコアを持たず

黒雲母を包有しない角閃石のリムも、内側リムと同じ段階に相当すると判断した。そこで、これ

らの角閃石の内側リムとリムに Al-in-Hbl 圧力計を適用した。また、隣接した斜長石リムとの間

で Blundy and Holland (1990)の Hbl-Pl 温度計を適用し、ハプロ花崗岩のソリダス上に誤差の範囲

内で乗った点を、信頼できる圧力見積もりとして採用した（図 5.1.3-2b）。この結果、固結圧力は

1.8±0.3～2.6±0.4 kbar、固結深度は 6.9±1.1～9.7±1.5 km となった。 
KRG19-A03 granite では、Ca 角閃石のコアには斜長石（An25-28 のリムを持つ）、石英、カリ

長石、黒雲母、燐灰石が包有され、同程度の An 値を示すマトリクスの斜長石リムに接して磁鉄

鉱とチタン鉄鉱が産することから、Ca 角閃石のコアが Al-in-Hbl 圧力計適用に必要な相と平衡関

係にあった部分であると判断した。そこで、Ca 角閃石のコアに Al-in-Hbl 圧力計を適用した。ま

た、隣接した斜長石リムとの間で Blundy and Holland (1990)の Hbl-Pl 温度計を適用し、ハプロ花崗

岩のソリダス上に、求めた P-T 条件が誤差の範囲内で乗った点を、信頼できる圧力見積もりとし

て採用した（図 5.1.3-2c）。この結果、固結圧力は 1.6±0.3～2.3±0.4 kbar、固結深度は 6.2±1.0～
8.5±1.4 km となった。 
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図 5.1.3-2 Al-in-Hbl 圧力計による圧力見積もりの結果 

a. KRG19-B08-b mafic の結果。b. KRG19-A03 MME の結果。 c. KRG19-A03 granite の結果。 

d. KRG19-A03 MME と KRG19-A03 granite の結果の比較。 

 
(5) ジルコン U-Pb 年代測定及び侵食史の評価 

 黒部川花崗岩の 5 地点 6 試料について、ジルコン U-Pb 年代測定を実施し、岩体の形成年代を

推定した。分析は東濃地科学センターのレーザーアブレーション型誘導プラズマ質量分析装置

（LA-ICP-MS；Photon Machines Analyte G2 及び Thermo Fisher Scientific, Neptune-Plus）
で行った。分析結果は表 5.1.3-1 の通りで、約 65Ma の試料（KRG19-00）を除くと、鮮新世か

ら第四紀の若い年代が得られた。なお、これらの若い年代については、（Th/U）magma = 4.8（今井

ほか, 2004）を用いて、放射非平衡の補正を実施している。もっとも若い約 0.8Ma の年代を示し

た KRG19-A03 granite では、Al-in-Hbl 圧力計により、6.2±1.0～8.5±1.4 km の形成深度が推

定されているが、この形成深度は H30～H31 年度の報告書で報告した約 5Ma の岩体 3 試料と誤

差の範囲で一致する。すなわち、黒部地域の花崗岩は、約 0.8Ma 以降に一斉に侵食・削剥を受け、

地表に露出した可能性が高い。KRG19-A03 granite の形成深度と形成年代に基づけば、約 0.8Ma
以降の平均侵食速度は 7.5～10.2mm/yr に達する計算になる。 
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表 5.1.3-1 黒部川花崗岩のジルコン U-Pb 年代 

試料コード 加重平均年代 [Ma] 誤差（95%信頼区間）[Ma] 

KRG19-AB02MME 2.020 0.065 

KRG19-00 64.7 2.4 

KRG19-A01 5.13 0.21 

KRG19-A02 1.124 0.048 

KRG19-A03 granite 0.831 0.055 

KRG16-101 5.31 0.17 

 
(6) まとめと今後の展望 

試料 KREG19 A03 では、MME と花崗閃緑岩部分からそれぞれ MME とホストの花崗閃緑岩

の固結圧力を求めた。図 5-8d のように MME の低圧側の圧力見積もりは、花崗閃緑岩のそれと

一致するが、MME からはより高圧の圧力見積もりも得られた。黒部川花崗岩自体の固結圧力と

しては花崗閃緑岩とMME の両方が示す、低圧側の圧力見積もりを採用すべきであろう。従って、

固結深度は 6.2±1.0～8.5±1.4 km と見積もられた。同試料のジルコン U-Pb 年代が 0.831±
0.055Ma であることを踏まえると、平均侵食速度は 7.5～10.2mm/yr と計算できる。高圧側の圧

力見積もりの持つ意味については、今後検討が必要である。試料 KRG19-B08-b でも、同様の傾

向がみられる可能性があるため、今後、MME のホストとなっている花崗閃緑岩の固結圧力見積

もりの実施が必要である。MME の固結深度としては 5.9±0.9～7.9±1.3 km が見積もられた。

今後、地質温度圧力計とジルコン U-Pb 年代のデータのペアが増えていけば、より詳細な侵食史

が推定されることが期待される。 

 
5.1.4 岩石学的手法と地球年代学的手法を用いた高温領域の熱史及び隆起・侵食史の検討 

深成岩体を伴う地域の隆起量・侵食量の評価には地球年代学的（熱年代学的）な手法が有用で

ある（例えば、末岡ほか，2015; Yuguchi et al., 2019）。また鉱物の組織や化学組成は、鉱物生成

時の温度条件や環境を把握するための手がかりとなる（Yuguchi et al., 2019）。昨年度に引き続

き、過去百万年～数十万年前以前からの隆起・侵食の過程を把握するための技術の拡充を目指し、

隆起・侵食過程においてスタート（時間 t=0）に相当するマグマの貫入や定置といった高温領域

の熱史及び侵食史の解明に有効な岩石学、地球年代学等の手法を融合的に用いた評価方法の整備

及びその高度化を実施した。 

 
(1) 研究手法 

マグマの貫入や定置といった高温領域の熱史・侵食史の解明に係る研究事例として Yuguchi et 
al. (2016)では、土岐花崗岩体のジルコンに対して内部構造を考慮しつつ、U–Pb 年代測定による

結晶化年代の決定およびチタン濃度分析に基づく結晶化年代が決定されている。一方で、この研

究手法においては U–Pb 年代測定はレーザーアブレーション試料導入による誘導結合プラズマ質

量分析法（Laser Ablation Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometry: LA-ICP-MS）が用いられ、

チタン濃度の定量は電子プローブマイクロアナライザ（EPMA）によったため、同一のジルコン

粒子であっても異なる手法で異なる領域を分析されていることから、同一領域で形成年代、形成

温度と成長構造を関連付けた議論は困難であった。そこで、昨年度に山形大学及び東大地震研と

の間で実施した共同研究では、試料の局所領域についてアブレーションが可能なレーザー装置と

多元素同時測定が可能な四重極型 ICP 質量分析装置を組合せた LA-ICP 質量分析法により、同一
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領域について U, Th, Pb 及び Ti それぞれを（ほぼ）同時に分析することで、U–Pb 年代測定とチタ

ン濃度の定量を同時に行う分析技術を構築した（Yuguchi et al., 2020）。これによって同一領域

で年代とチタン濃度を関連付けた議論が可能となったものの、この LA-ICP-MS による同時定量

データ（分析の精確さ）とカソードルミネッセンス像の内部構造（高い空間分解能の維持）とを

関連付けるための分析条件の最適化が信頼性向上に向けた課題として残されていた。この課題の

解決に向けて、今年度の本事業においても共同研究を継続し、U–Pb 年代測定およびチタン濃度の

同時定量分析技術の最適化・高度化を進めた。また年代値の異なる複数の深成岩体を対象試料と

して用いることで、様々な岩体に対する本研究手法の汎用性を検証した。 

 
(2) 試料 

生成年代の異なる岩体の試料を用いることで手法の汎用性が評価可能となると考えられるため、

富山県の黒部川花崗岩体（優白質、優黒質）、岩手県の遠野複合深成岩体（中心部相、主岩相、周

辺部相）及び岩手県の堺ノ神深成岩体（優黒質岩 A と優黒質岩 D）の 3 つの深成岩体から採取さ

れたジルコンを研究対象とした。試料の詳細は付録 2 を参照のこと。 

 

(3) 分析手法 

ジルコンの結晶化年代の推定及びチタン温度計による結晶化温度の推定を行うため、LA-ICP-

MS により U–Pb 同位体分析及びチタン濃度の定量分析を同時に実施した。分析手法は昨年度の

共同研究で開発・整備した手法（Yuguchi et al., 2020）を踏襲した。 
昨年度からの発展として、より内部構造を反映したジルコンの U–Pb 年代測定とチタン濃度の

同時定量を行うため、空間分解能の高い分析（レーザー径の最小化）を試みた。1 Ma より若い年

代を有する黒部川花崗岩では、子孫核種の鉛（206Pb, 207Pb）の量が少なく年代測定の精度が低下す

るため、遠野複合深成岩体と堺ノ神深成岩体と比較して大きなレーザー径 25 µm を用いた。一方

で 100 Ma よりも古い年代を有すると考えられる遠野複合深成岩体と堺ノ神深成岩体では、感度

よりも空間分解能を優先してレーザー径 15 µm を設定した。 

分析装置は、学習院大学所有の LA-ICP 質量分析装置（LA：ESI 製 NWR213 (Nd:YAG laser)；
ICP 質量分析装置（Agilent Technology 製 Agilent8800））を使用した。なお、ICP 質量分析装

置（Agilent8800）は、トリプル四重極型の質量分析装置で、酸素ガスをリアクションガスに使用

したマスシフトモードで分析を行った。 
年代値が概ね 2 Ma よりも若い試料について精確な U–Pb 年代を決定するためには、ウラン系

列およびアクチニウム系列の中間生成核種の中でも比較的長い半減期を持つ 230Th（ウラン系列

の中間生成核種；半減期 7.538×104 年）と 231Pa（アクチニウム系列の中間生成核種；半減期

3.276×104 年）に関する初生的な放射平衡値からの分別（メルトから鉱物が生じるときに生じる

固相―液相間の元素分別に由来する）を考慮する必要がある（Sakata et al., 2017; Sakata, 2018）。
また、分析領域周辺からの鉛汚染やジルコン結晶に初生的に分配される微量の非放射壊変起源鉛

も得られる年代値に大きく影響（特にジルコン中の放射起源 207Pb の検出に影響）するため、補

正が必須となる（Sakata, 2018）。放射非平衡による効果と非放射壊変鉛の影響については、

Sakata (2018)に従い補正を行った。 

 
(4) 結果 

ジルコンはその生成温度・年代の違い（生成ステージの違い）を内部構造に反映するため

（Yuguchi et al., 2016）、その構造に基づき分析点の選定を行った。各岩体のジルコンのカソード

ルミネッセンス（CL）観察の相違から、3 つの領域に区分した（①輝度の変化が乏しく均質な領
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域、②輝度の明暗が繰り返し生じるオシラトリーゾーニング領域、③外来性コア（inherited core）

（Yuguchi et al., 2016）。多くのジルコン粒子は、①均質なコアとそれを囲む②オシラトリーゾー

ニング領域からなる。この構造は、均質なコアがオシラトリーゾーニング領域よりも、早いタイ

ミングかつ高温条件で形成されたことを示している。黒部川花崗岩体のジルコンに対する SEM-

CL 観察から、優白質岩と優黒質岩のいずれにおいても CL 観察より①均質な領域、②オシラトリ

ーゾーニング領域が観察された（図 5.1.4-1）。遠野複合深成岩体の 3 岩相（中心部相、主岩相、

周辺部相）に対するジルコンに対する SEM-CL観察から、いずれの岩相においても①均質な領域、

②オシラトリーゾーニング領域が観察された。①から②のそれぞれの領域から、15 µm 直径の円

領域をデータ収集地点として選定した（図 5.1.4-2）。堺ノ神深成岩体の 2 岩相（優黒質岩 A と優

黒質岩 D）に対するジルコンに対する SEM-CL から、優黒質岩 A と優黒質岩 D においても CL 観

察より①低輝度で均質な領域、②オシラトリーゾーニング領域の領域が観察された（図 5.1.4-3）。

①から②のそれぞれの領域から、15 µm 直径の円領域をデータ収集地点として選定した。 

 

 

図 5.1.4-1 黒部川花崗岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） 

A：優白質岩中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン、B：優黒質

岩中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン。 
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図 5.1.4-2 遠野複合深成岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） 

A：中心部相中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン、B：主岩相

中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン、C：周辺部相中の②オシ

ラトリーゾーニング領域からなるジルコン。 

 
 

 
図 5.1.4-3 堺ノ神深成岩体のジルコンの分析点（左図：BSE 像，右図：CL 像） 

A：優黒質岩 A 中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン、B：優黒

質岩 D 中の①均質なコアと②オシラトリーゾーニングリムからなるジルコン。 
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黒部川花崗岩体のジルコンの U–Pb 同位体分析の結果、優白質岩のジルコン U–Pb 年代は 1.71

±0.53 Ma から 0.70±0.26 Ma の年代幅を有し、その加重平均は 0.91±0.07 Ma であった。一方、

優黒質岩のジルコン U–Pb 年代は 1.52±0.36 Ma から 0.64±0.17 Ma の年代幅を有し、その加重平

均は 0.93±0.06 Ma であった。優白質岩のチタン濃度は 0.74±0.10 ppm から 3.51±0.26 ppm の幅

を有し、その加重平均は 1.40±0.19 ppm であった。それに対して、優黒質岩のチタン濃度は 1.06

±0.13 ppm から 7.68±0.47 ppm の幅を有し、その加重平均は 1.64±0.20 ppm であった。得られた

チタン濃度から Ti-in-zircon 温度計（Ferry and Watson, 2007）を用い結晶化温度を導出した。その

際、SiO2 活動度は 1、TiO2 活動度は 0.5 と仮定した。その結果、優白質岩のジルコンの結晶化温

度は、625±38 ℃から 756±42 ℃の幅を有し、その加重平均は 682±11 ℃であった。優黒質岩の

ジルコンの結晶化温度は、652±40 ℃から 837±46 ℃の幅を有し、その加重平均は 694±11 ℃で

あった。ジルコンの結晶化年代と結晶化温度から、優白質岩は 750 ℃から 650 ℃の間の急冷、優

黒質岩は 850 ℃から 650 ℃までの急冷を示した。また、それぞれの岩相の年代と温度の加重平均

は一致することが分かった。このことは優白質岩と優黒質岩が同一の貫入・定置プロセスをたど

ったことを示す。この温度時間履歴は、岩体の隆起・侵食の初期条件とみなすことができる。一

方、黒部川花崗岩体の優白質岩と優黒質岩の両方において、CL 観察において均質な領域のデータ

とオシラトリーゾーニング領域のデータの間に明確な年代差や温度差は確認されなかった。 

遠野複合深成岩体のジルコンの U–Pb 同位体分析の結果、中心部相のジルコン U–Pb 年代は

153.88±12.20 Ma から 108.75±9.03 Ma の年代幅を有し、その加重平均は 125.6±4.6 Ma であった。

一方、主岩相のジルコン U–Pb 年代は 134.98±12.07 Ma から 96.06±10.71 Ma の年代幅を有し、そ

の加重平均は 116.8±4.1 Ma であった。周縁部相のジルコン U–Pb 年代は 147.46±10.33 Ma から

121.56±7.58 Ma の年代幅を有し、その加重平均は 133.8±4.9 Ma であった。中心部相のジルコン

のチタン濃度は 1.96±0.28 ppm から 4.74±0.44 ppm の幅を有し、その加重平均は 2.86±0.33 ppm

であった。それに対して、主岩相のジルコンのチタン濃度は 4.07±0.42 ppm から 13.61±0.96 ppm

の幅を有し、その加重平均は 7.73±0.88 ppm であった。周縁部相のジルコンのチタン濃度は 6.65

±0.59 ppm から 8.81±0.71 ppm の幅を有し、その加重平均は 7.65±0.53 ppm であった。得られた

チタン濃度から結晶化温度を導出した。遠野複合深成岩体において石英とルチルが産出すること

から SiO2 活動度は 1、TiO2 活動度は 1 と仮定した。この結果、中心部相のジルコンの結晶化温度

は 613±38 ℃から 680±39 ℃の幅を有し、その加重平均は 644±16 ℃、主岩相のジルコンの結

晶化温度は 668±39 ℃から 775±43 ℃の幅を有し、その加重平均は 729±14 ℃であった。周縁

部相のジルコンのチタン濃度は 709±40 ℃から 734±41 ℃の幅を有し、その加重平均は 722±

25 ℃であった。岩相全体を通じて温度-時間の履歴を推定すると約 800 ℃から約 600 ℃の間の急

冷を示した。また中心部相と主岩相のプロットは、中心部相が 600 ℃から 680 ℃の温度条件を持

ち、主岩相は約 670 ℃から約 800 ℃の間にプロットされる。これは中心部相と主岩相の貫入・定

置プロセスの温度の相違を反映していることが推察される。また各岩相の年代の加重平均は、中

心部相で 125.6±4.6 Ma、主岩相で 116.8±4.1 Ma、周辺部相で 133.8±4.9 Ma の値を示す。これら

の年代値は誤差を考慮しても有意差があり、周辺部相、中心部相、主岩相の順番で貫入・定置し

たことを示した。これらの温度時間履歴は、それぞれの岩相の隆起・侵食の初期条件とみなすこ

とができる。また、遠野複合深成岩体のジルコンにおいても①均質な領域、②オシラトリーゾー

ニング領域から得られたデータの間に明確な年代差や温度差は確認できなかった。 

堺ノ神深成岩体のジルコンの各分析点に対する U–Pb 同位体分析の結果、優黒質岩 A のジルコ

ン U–Pb 年代は 137.82±10.05 Ma から 112.44±6.82 Ma の年代幅を有し、その加重平均は 126.4±

3.0 Ma であった。一方、優黒質岩 D のジルコン U–Pb 年代は 138.83±5.30 Ma から 111.15±9.76 

Ma の年代幅を有し、その加重平均は 129.1±4.1 Ma であった。優黒質岩 A のチタン濃度は 1.94±
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0.29 ppm から 11.50±0.83 ppm の幅を有し、その加重平均は 3.22±0.65 ppm であった。それに対

して、優黒質岩 D のチタン濃度は 3.47±0.35 ppm から 12.19±0.85 ppm の幅を有し、その加重平

均は 4.90±1.20 ppm であった。得られたチタン濃度から結晶化温度を導出した。その際、堺ノ神

深成岩体に石英、ルチル、角閃石、イルメナイトが産出することから SiO2活動度は 1、TiO2 活動

度は 1 と仮定した。これはそれぞれの活動度を 1 と設定できる。この結果、優黒質岩 A のジルコ

ンの結晶化温度は、612±38 ℃から 759±42 ℃の幅を有し、その加重平均は 611±16 ℃であっ

た。優黒質岩 D のジルコンの結晶化温度は、655±38 ℃から 765±42 ℃の幅を有し、その加重平

均は 692±20 ℃であった。岩相全体を通じて温度-時間の履歴を推定すると約 800 ℃から約

600 ℃の間の急冷を示した。また優黒質岩 A と優黒質岩 D の年代の加重平均は、優黒質岩 A で

126.4±3.0 Ma、優黒質岩 D で 129.1±4.1 Ma の値を示す。これらの年代値は誤差を考慮すると、

貫入・定置のタイミングに有意差がなかった。この温度時間履歴は、それぞれの岩相の隆起・侵

食の初期条件とみなすことができる。堺ノ神深成岩体においても①均質な領域、②オシラトリー

ゾーニング領域から得られたデータの間に明確な年代差や温度差は確認できなかった。 

ジルコンの U 濃度は岩体（起源マグマ）毎に異なり、親核種の U の濃度と結晶化年代に応じて

放射壊変起源の Pb の量が異なる。黒部川花崗岩体のような 1 Ma 程度の若い試料の U-Pb 同位体

分析では、放射壊変起源の Pb の含有量が少なく、精度よく年代を求めるためにはレーザー分析

径を大きくし、その感度（特に 207Pb）を確保する必要がある。一方でオシラトリーゾーニングな

どジルコン結晶の組織と年代・温度条件を関連付けた議論のためには、より高い空間分解能が必

要であり、高精度に結晶化年代を求める（高感度な Pb 同位体分析をする）こととトレードオフ関

係にある。感度を維持したまま、レーザー径を絞りこみより高い空間分解能を得るためにレーザ

ー出力を調整するなど試料の導入系の最適条件の追求や質量分析の感度を想定される年代やチタ

ン濃度に応じて最適化することが必要である。また、Ti-in-zircon 温度計による結晶化温度の推定

おいて重要な要因となる Ti の活動度（活量）を考慮するため、岩体毎の全岩 Ti 濃度の分析や、

チタン鉱物等の薄片鏡下観察も重要となる。 

 

(5) まとめ 

CL 観察により得られるジルコンの内部構造に対応した分析のため、LA-ICP-MS 分析の際のレ

ーザー径の最小化など、ジルコンの U–Pb 年代測定・チタン濃度の同時定量技術の高度化を実施

した。その技術を用いて複数岩体のジルコンの U–Pb 同位体分析とチタン濃度定量分析を行い、

それぞれの結晶化年代・温度の導出を行った。ジルコン 1 粒子内の温度・年代変化を定量的に議

論するためには、岩体毎の年代やチタン濃度に応じたの定量分析手法の最適化が必要であり、Ti-

in-zircon 温度計による精確な結晶化温度の推定のためには、Ti 活動度を設定するための全岩分析

やチタン鉱物の観察・分析が必要となる。 

 
5.1.5 熱年代法・宇宙線生成核種法・河川縦断形の数値地形解析を組み合わせた隆起・侵食速度

の評価手法の検討 

内陸部の隆起・侵食速度の評価には、河成段丘など特定の地形面や堆積層準を指標とした手法

が有効であるが、侵食が卓越する地域では、このような指標が利用できるとは限らない。本事業

では、熱年代学、宇宙線生成核種法、河川縦断形に基づいた地形解析といった既存の手法を組み

合わせることにより、このような地形学・地質学的な指標に乏しい地域でも隆起・侵食速度を評

価するための手法の高度化について検討する。事例対象としては、東北日本弧前弧域の北上山地

と阿武隈山地を選択した。これらの山地では、基盤岩類は主に白亜紀の花崗岩類から構成される

ため、熱年代学で用いるアパタイトやジルコン、宇宙線生成核種法で用いる石英が豊富に含まれ
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ることが期待できる。加えて、山上には隆起準平原と見られる侵食小起伏面が広がっており、河

川の最上流部は平衡に達していないことから、より長期間の隆起史に関する情報が河川縦断形に

記録されている可能性が高い。 

 

(1) 熱年代法による山地の隆起・侵食過程の検討 

東北日本弧前弧域を対象に、岩体の形成期以降の熱年代学的手法に基づいた長期スケール（＞

106 yr）の熱史・侵食史の推定を試みた。今年度の本事業では、北上山地に分布する白亜紀花崗岩

類から、京都大学が他プロジェクトにて別途採取した 12 地点の岩石試料を鉱物分離し、うち 7
地点でアパタイトフィッション・トラック（AFT）年代測定を適用した。また、京都大学から提

供された北上山地の古第三紀流紋岩から抽出したジルコン試料にジルコン U–Pb（ZrU–Pb）年代

分析を実施し、岩石の形成年代を推定した。これにより、AFT 年代の空間的分布と、古第三紀の

火山フロントが与える熱影響の関係を検討した。加えて、昨年度の本事業で AFT 分析を実施し

た 3 試料の白亜紀花崗岩類について、形成年代を制約する目的で新たに ZrU–Pb 年代測定を試み

た。 
 

 1) 研究手法 

閉鎖温度が低い手法は、地殻の浅部の熱履歴を記録しているため、山地の隆起・侵食の推定に

は、低温領域（閉鎖温度：＜300℃）の熱年代学が用いられる。本研究で用いた AFT 法は、90～
120℃（Ketcham et al., 1999）の閉鎖温度を持ち、2～3km 程度の侵食に要した期間の侵食評価

に有効である。また、ZrU–Pb 年代（閉鎖温度＞900℃；Cherniak and Watson, 2001）により各

岩体の形成年代を推定することで、AFT 年代の若返りの有無やその原因について、より詳細な検

討が可能となる。 

 
 2) 分析試料 

今年度の本事業で AFT 分析に用いた岩石試料のリストを表 5.1.5-1 に示す。鉱物分離は、株式

会社京都フィッション・トラックに依頼し、12 地点中#2 と#3 を除く 10 地点で年代分析に十分

な粒子数（5000 粒以上）が得られた。#2 は岩種の違いや風化の影響を反映してか、分析に必要

な粒子数が得られなかった。#3 では、ジルコンは十分量得られたが、アパタイトは比較的少なか

った。これらの試料に関しては、今後の分析に必要となった場合には、処理量の追加により十分

量の粒子が得られると期待できる。ZrU–Pb 年代測定に用いる試料は、白亜紀花崗岩類が 3 点

（FST18-11、FST18-20、FSK19-2）、古第三紀流紋岩が 1 点（KFS20-J1）の計 4 試料である。

これらの試料に関しては、既に分離済みのジルコンを分析に使用した。 
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表 5.1.5-1: 分析試料と AFT 年代測定結果一覧 

# 試料名 東経（°） 北緯（°） AFT 年代（Ma） 誤差範囲（1σ） χ２検定（%） 

1 KFS20-01 141.39855  39.37863 70.3 3.4 21.0 

2 KFS20-02 142.00258 39.58850 - - - 

3 KFS20-03 142.002582 39.58885 - - - 

4 KFS20-04 141.96672 39.64129 138.4 10.6 1.6 

5 KFS20-05 141.966599  39.641098 - - - 

6 KFS20-06 141.95699 39.64380 134.8 12.6 68.4 

7 KFS20-07 141.94126 39.65464 156.8 15.2 57.8 

8 KFS20-08 141.92884 39.67287 122.0 14.6 25.4 

9 KFS20-09 141.92183 39.69916 111.2 9.4 20.0 

10 KFS20-10 141.88748 39.70822 101.1 9.8 5.8 

11 KFS20-11 141.77062 39.72524 - - - 

12 KFS20-12 141.72402 39.71411 - - - 

 
 3) 分析手順 

 ① AFT 年代測定 

FT 法は、鉱物中に含まれる 238U の自発核分裂でできる線状損傷（FT）を利用した放射年代測

定法である。親核種は 238U、娘核種は FT に相当するため、両者の計測により年代が測定できる。

本研究では、十分量のアパタイトが産出した 10 地点のうち、#1、#4、#6~10 の計 7 地点で AFT
年代分析を実施した（表 5.1.5-1）。前処理（鉱物の選別、樹脂包埋、研磨、化学処理（エッチン

グ））及び FT の計数は京都大学大学院理学研究科で実施した。U 濃度測定には、東濃地科学セン

ターに設置されたレーザーアブレーション型誘導プラズマ質量分析装置（LA-ICP-MS；Photon 
Machines Analyte G2 及び Thermo Fisher Scientific, Neptune-Plus）を使用した。 

 
 ② ZrU–Pb 年代測定 

本研究では、北上山地の東縁に分布する浄土ヶ浜の古第三紀流紋岩類の形成年代、すなわち北

上山地東縁部の火成活動の時期の推定を目的とした。また、令和元年度に AFT 年代分析を実施

した花崗岩類 3 試料についても、形成年代の決定を目的に ZrU–Pb 年代測定を実施した。ZrU–

Pb 分析の手順は、研磨までは AFT 分析とほぼ同様である。研磨後は、鉱物粒子内の組成累帯の

把握のため、京都大学大学院理学研究科設置の電子プローブマイクロアナライザー（EPMA；

JEOL JXA-8105）を用いて、カソードルミネッセンス（CL）像を撮影した。CL 像の撮影後、累

帯構造の見られる粒子では中心部と外縁部を分けて東濃地科学センターの LA-ICP-MS による

ZrU–Pb 分析を実施した。得られた U、Th、Pb 同位体存在比をもとにコンコーディア年代を計

算した。 

 
 4) 分析結果と年代学的解釈 

AFT 分析の結果、156.8～70.3 Ma の年代値が得られた（表 5.1.5-1）。AFT 年代の一部は、最

尤推定値では、北上山地北部の花崗岩の ZrU–Pb 年代（130～120 Ma：土谷ほか，2015；Osozawa 
et al., 2019）よりも古いが、±2σの範囲では一致する。また、北上山地における既報 AFT 年代

値（138.0～74.4 Ma：後藤，2001；福田ほか，2020）とも整合的である。 

ZrU–Pb 年代測定の結果を図 5.1.5-1 に示す。KFS20-J1 からは 44.3 Ma のコンコーディア年
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代が得られた。この値は、先行研究で報告された全岩 K-Ar 年代（例えば、43.5 Ma：内海ほか，

1990）と調和的であり、本研究では浄土ヶ浜流紋岩類の火成活動の時期は 44.3 Ma と結論付け

た。また、3 試料の白亜紀花崗岩類の測定結果は、コンコーディア年代で 122.7～116.1 Ma の範

囲であった。一部の粒子では累帯構造が観察されたため、リム側の年代値を採用しているが、全

ての粒子年代がコンコーディア曲線に重なった。阿武隈山地では、120～100 Ma の ZrU–Pb 年代

が報告されているが（例えば、Takahashi et al., 2016; Osozawa et al., 2019）、本研究で得られ

た 116.1 Ma（FST18-11）と整合的である。北上山地の北部では、130～120 Ma（土谷ほか，2015；
Osozawa et al., 2019）の値が報告されており、本研究で得られた 117.3 Ma（FST18-20）及び

122.7Ma（FST19-02）と整合的である。 

 

 

図 5.1.5-1 ZrU–Pb 年代コンコーディア図および CL 像 

赤の楕円は単粒子年代（誤差範囲は 1σ）、CL 像中の白線はスケールバーを表す（50 μm）。 

 
 5) 熱年代データに基づく地質学的知見 

北上山地における試料の東経と AFT 年代をプロットした（図 5.1.5-2）。既報年代と合わせる

と、AFT 年代値は東側で最も古く、西に向かって若返る傾向を示した。北上山地には第四紀火山

がないため、地温勾配がほぼ一様と仮定すれば、東西の年代差は、北上山地の西上がりの傾動隆

起で説明可能である。一方で、これらの年代値はすべて 60 Ma よりも古いことから、第四紀の東

西圧縮応力場における隆起・侵食履歴は検出できなかった。 
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浄土ヶ浜流紋岩の火成活動の熱影響については、無視できる程度だと考えられる。本研究で

ZrU–Pb 年代測定を実施した場所から 1~10 km 地点（#4、#6、#7、#8、#9、#10）の AFT 年代

は、火成活動の時期（44.3 Ma）よりも有意に古い（表 5.1.5-1）。また、流紋岩岩体に向かって

の年代の若返りは見られず、全地点でほぼ一様ないしむしろ西に向かって若返る傾向が見られた

（図 5.1.5-2 及び付録 1 の共研報告書を参照）。以上から、44 Ma の火成活動は AFT 年代に影響

を与えていないと判断できる。 

 

図 5.1.5-2 北上山地における東経・AFT 年代プロット 

年代の誤差はすべて 1σ。先行研究：後藤（2001）、福田ほか（2020）。 

 
 6) まとめと今後の展望 

東北日本弧の前弧域の地質学的タイムスケールの熱史および隆起・侵食史の推定を目的に、北

上山地で AFT 年代測定を実施した。また、古第三紀火山岩の ZrU–Pb 年代測定から過去の火成

活動の時期を推定し、AFT 年代の空間的傾向への熱影響を検討した。今後は、年代値の高精度化

のための追加分析や、さらに閉鎖温度の低い(U–Th)/He 法の導入、熱史逆解析の実施、未測定地

点での分析などが課題として挙げられる。また、数 10 万年～数 100 万年オーダーの冷却・侵食

履歴の復元のためには、電子スピン共鳴（ESR）法に基づく熱年代学（閉鎖温度：25～50℃程度；

塚本，2020）の適用も有望である。 

 
(2) 宇宙線生成核種を用いた隆起・侵食過程の検討 

テクトニックに隆起する地域における地形は、侵食基準面の低下に対する応答としての地表面

の削剥によって発達する。侵食基準面低下の影響は、数万年から数十万年程度で河川を通じて空

間的に伝播し、陸域の地形を変化させてゆく。従ってそうした長期的な時間スケールでの隆起速

度とその変遷を定量的に復元することは、地質環境の長期安定性を評価するうえで重要である。 
地域的な隆起の速度を推定する際に重要な手掛かりとなるのが海成段丘である。海成段丘の離

水年代を決定することができれば、それらの現在の標高分布に基づき、隆起速度を算出できる。

しかし、段丘面が上載層を欠いているか、何らかの理由で年代試料に乏しい場合には、その年代

決定は困難となる。そのような場合でも、地表近傍に存在する造岩鉱物の結晶格子中に生成・蓄

積する宇宙線由来の同位体（宇宙線生成核種）を用いることで、特定の条件が揃えば、段丘面の
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形成年代を知ることができる可能性がある（例えば、Dunai, 2010）。 
一般に、隆起海成段丘は、その面を形成した波食の作用から解放され、海水準の低下に伴って

離水したのち、新たに削剥あるいは埋積される状態へと移行するという地形発達過程をもつ。こ

のとき、段丘を構成する岩盤や堆積物に含まれる鉱物の宇宙線生成核種濃度から、離水のタイミ

ングを高確度で推定するには、地形形成以降の地表面の削剥速度や埋積速度を考慮した補正が必

要となる場合が多い。また、分析に供する鉱物粒子が、最終的な離水以前の履歴を反映して、無

視できない量の宇宙線生成核種の持ち込み（継承核種: inheritance）を有している場合には、そ

れに対する見積もりと差し引きも必要となる。ここでは、こうした特性を踏まえ、宇宙線生成核

種を離水地形の形成年代決定に用いる場合に適用すべき数理モデルをパターン分けして示し、手

法の具体的な適用手順を整理する。 

 
 1) 離水地形の形成過程における宇宙線生成核種の蓄積モデル 

海成段丘が形成される過程を、図 5.1.5-3 に示す。離水以前には安定した海水準の環境下にお

いて波食を受け、地域的な隆起速度とバランスした速度で侵食される岩盤平坦面（波食棚）が形

成されている。海水準低下に伴い波食営力が弱まると、この面は薄い砂礫層を載せた状態で離水

し、段丘化する。以降、段丘面は隆起しつつ、開析の影響を受けて削剥されるか、風成物により

埋積を受けるという経過をたどることになる。 

 

 

図 5.1.5-3 海成段丘の形成過程とパターン 

 

段丘面がその形成以降に削剥を受けている場合（図 5.1.5-3C）、地表近傍における核種の蓄積

は、 

 

𝜕𝐶

𝜕𝑡
= 𝑃଴ ෍ 𝑃௜ e

ି
ఘ್௫
௸೔ − 𝐶𝜆 +

𝐷

𝜌௕

𝜕𝐶

𝜕𝑥
                 (1) 

 

と表現できる（例えば、松四ほか，2007；松四，2017）。ここで Cは核種濃度（atoms g−1）、tは地

形成立以降の経過時間（yr）、P0 は地表での単位鉱物あたりの年間核種生成率（atoms g−1 yr−1）、λ

は核種の壊変定数（yr−1）、x は任意時点の地表を零点にとった深さ（m）、D は地表面の削剥速度

（g m−2 yr−1）、ρb は地形を構成する物質の密度（g m−3）、Pi は核種を生成させる複数の相互作用そ
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れぞれの寄与率、Λi は各々の核種生成過程に関与する宇宙線由来粒子の平均自由行程（g m−2）で

ある。 

削剥速度が時間的に変化しないものと仮定すると、式（1）の解は、 

 

𝐶 =  𝐶଴eିఒ + 𝑃଴ ෍ 𝑃௜ e
ି

ఘ್௫
௸೔ ቈ

1 − eି(஽ ௸೔⁄ ାఒ)௧

𝐷 𝛬௜⁄ + 𝜆
቉         (2) 

 

と書くことができる。ここで、C0 は、継承核種量（atoms g−1）であり、段丘が形成される以前の

地史を反映して、初期値として持ち込まれる核種の量である。この式は、段丘面がその形成以降

に物理的な侵食や化学的な溶出による削剥を受け、更新されている場合における地表面下の核種

濃度の深度プロファイルを表す。 

段丘が形成されて以降、風成物などによって埋積されている場合（図 5.1.5-3D）には、埋没し

た段丘面以深における核種濃度の時間変化は、以下のように表すことができる。 

 

𝜕𝐶

𝜕𝑡
= 𝑃଴ ෍ 𝑃௜ e

ି
ఘ್௫ାௌ௧

௸೔ − 𝐶𝜆                 (3) 

 

ここで x は埋没してゆく元の段丘表面を零点にとった深さ（m）、S は地形の埋積速度（g m−2 yr−1）

である。埋積速度が時間的に変化しないものと仮定すると、式（3）の解は、 

 

𝐶 =  𝐶଴eିఒ௧ + 𝑃଴ ෍ 𝑃௜ e
ି

ఘ್௫
௸೔ ቈ

eିௌ௧ ௸೔⁄ − eିఒ

𝜆 − 𝑆 𝛬௜⁄
቉           (4) 

 

と書くことができる。この式は、埋積されつつある段丘における段丘構成層（初生的な砂礫層と

基盤岩）中の核種濃度の深度プロファイルを表す。 

 図 5.1.5-4 に、海成段丘構成層の最上面での核種濃度の時間変化を示す。隆起によって波食棚

が離水したタイミングを開始点とし、それ以降、段丘化した岩盤が削剥を受けた場合（式（2）、

図 5.1.5-3C）と、埋積を受けた場合（式（4）、図 5.1.5-3D）のそれぞれについて、構成層上面に

おける石英中の宇宙線生成核種である 10Be の濃度を計算した。パラメータとなる削剥あるいは埋

積の速度は、地形構成物質の密度を与えることで、理解しやすい単位（mm kyr−1）で表記してい

る。継承核種量は、離水前の波食棚面の侵食速度を仮に 200 mm kyr−1 として、動的平衡に至った

状態での核種濃度の深度分布に基づき与えている。 

この図から、削剥速度あるいは埋積速度に依存して、岩盤上面での核種濃度の時間変化は大き

く異なったものとなることがわかる。削剥と埋積いずれのモデルがふさわしいかは、対象とする

段丘面の浅層構造の観察から判断できるものと考えられる。しかし、いずれにせよ、削剥あるい

は埋積の速度が大きいほど、岩盤上面の核種濃度は小さい値で頭打ちとなり、核種濃度から時間

情報を読み出すことができない状態へと至る。 

手法の適用限界は、この特性に制約される。図 5.1.5-4 に示したケースでは、約 3 m 程度の削

剥あるいは埋積があれば、核種濃度がおおむね頭打ちとなることがわかる（図中の白抜き丸とそ

れを結ぶ濃灰色破線）。このとき例えば、削剥あるいは埋積の速度が、10 mm kyr−1 であれば、年

代決定可能な時間スケールの上限はおよそ 3 × 105 yr となる。逆に、例えば海洋酸素同位体ステー

ジ（MIS: Marine Isotope Stage）9 の段丘は、離水以降の削剥あるいは埋積の速度が約 10 mm kyr−1

以下であれば、この手法により年代決定が可能であるといえる。ただし、単純に削剥による平衡
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状態に達している場合には、状況の異なる複数地点での結果を組み合わせたり、むしろ削剥速度

が精度良く決定されることを援用して、地表面の比高や形態等の地形量の計測と合わせて総合的

な解析を行ったりすることで、地形の形成年代を推定するに足る情報が得られることもある。 

もちろん、核種濃度が頭打ちとなる以前の段階であったとしても、削剥あるいは埋積の速度や

継承核種の量が不明であれば、核種濃度を年代に換算することはできない。何らかの根拠に基づ

き、これらが定量的に評価できるか、無視しうる程度に過ぎないと判定されない限り、地形の形

成年代を確度良く決定することはできない。年代決定法としての適用範囲は、この条件によって

も限られることになる。無論、地形の形成以降に、削剥と埋積を繰り返す複雑な履歴を経ていた

り、削剥あるいは埋積の速度が復元不能な変遷を遂げていたりする場合には、ここで示したよう

な単純なモデルが当てはまらない。基本的には、そうしたケースは、本手法による年代決定の適

用範囲外となる。 

式（2）や（4）のように、モデル中に複数の未知変数がある場合や、年代値の確度と精度を高

めたい場合、あるいはモデルそのものの確からしさを検証したい場合には、一地点につき、複数

の異なる深さから試料を採取して分析を行い、核種濃度の深度分布にモデルカーブをフィッティ

ングさせることで、未知変数の最尤値を得るという選択を取ることができる。このようなアプロ

ーチは、深度プロファイリングと呼ばれている。段丘が埋積されている場合は、元の段丘面が保

存され、離水年代と堆積速度および堆積物の厚みの間に成り立つ関係を援用することによって、

未知変数としての埋積速度を消去することができる。しかし、削剥される場合は、元の地形面が

失われ、削剥速度を推し量ることが難しい。いずれの場合でも継承核種量を精緻に推定する必要

性は残されている。 

 

 

図 5.1.5-4 海成段丘構成層の最上面における石英中の 10Be 濃度 

（A）削剥ケース。（B）埋積ケース。 

 
 2) まとめ: 手法適用性の手順および課題の整理 

宇宙線生成核種を用いた離水地形の年代決定について、適用の手順と留意点は次のように要約

される。1）試料採取の時点で、原面の保存性（図 5.1.5-3 参照）について十分注意深く検討すべ
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きであり、宇宙線の貫入深度（約 1–2 m）に比して有意な厚みで地表面の削剥あるいは埋積が進

行していると判断される場合には、その場所での試料採取を避ける。中緯度地域の海成段丘の場

合、手法適用が完全に不可能な限界に達する削剥あるいは埋積の厚みは、おおむね 3 m 程度であ

る。2）削剥あるいは埋積が、それほど進行していないとみられる場所でも、地盤浅層構造の観察

などに基づき、核種濃度の時間変化を支配する地形過程が単純にモデル化でき、分析結果に対し

てモデルをフィッティングしてパラメータの推定を行うことができるかどうか、事前に慎重な検

討が求められる。3）分析にあたっては、深さ 2–3 m 程度までの、段丘構成層（初生的な段丘礫層

と基盤岩）を対象とした、核種濃度の深度プロファイリングを実施することが望ましい。これに

より、削剥あるいは埋積の速度および継承核種量を補正しつつ、離水年代の決定を行うことがで

きる。段丘構成層を覆う上載層は、異地性のものであることが考えられるため、分析あるいはデ

ータ解析の対象から除外すべきである。4）離水時点で持ち込まれる継承核種の量については、現

成地形での核種濃度の分析結果を援用するなど、何らかの独立した方法で見積もりができると良

い。5）その他にも、隆起に伴う標高（核種生成率）の時間変化や、地形構成物質の密度、積雪や

上載層による遮蔽効果など、年代の確度・精度を上げるために必要なパラメータは、可能な限り

精確に定量すべきであろう。同一段丘面の多点分析による再現性の確認、および高度の異なる複

数段丘面での系統的な年代決定が、今後の課題として位置づけられる。 

 
(3) 地形解析による山地の隆起・侵食過程の検討 

 1) 河床縦断形逆解析手法の研究動向とその問題点 

近年になって発達した河床縦断形の逆解析手法は、地質学的スケールにおける地殻の隆起速度

履歴を面的に解明できる研究手法として急速に広まりつつある。しかし、この手法を日本列島の

ような変動帯に応用するには、いくつかの問題点がある。一つは、多様な岩質が河川の基盤を構

成していた際に、地域による岩盤の侵食耐性の違いが考慮されていなかった点である。河床縦断

形逆解析の際には Stream power model（Howard and Kerby, 1983）と呼ばれるフォワードモデ

ルが採用されるが、このモデルは基盤岩の強度を陽に含んでおらず、地質体の分布が複雑で異な

る時代に形成された岩石が隣接する変動帯での手法の適用の障害となっていた。しかし、この問

題点を解決するため、近年になって岩盤強度を考慮した Stochastic threshold stream power 
model が提案されている（Campforts et al., 2020）。今後、こういった岩盤強度を考慮するフォ

ワードモデルの検証が進めば、変動帯における河川縦断形逆解析もより容易となることが期待さ

れる。 
河床縦断形逆解析のもう一つの問題点は、最適化計算手法がどのモデルも準ニュートン法に基

づく点推定であり、復元結果の誤差（不確定性）の議論が十分ではなかったことである。日本列

島のように河川が短く複雑なテクトニクスを経験した地殻に対して解析を行う場合は、解析結果

の不確定性は議論せざるを得ないだろう。この問題点を解決するため、今年度の本事業では、マ

ルコフ連鎖モンテカルロ（Markov Chain Monte Carlo; MCMC）法による河床縦断形の逆解析

を検討した。以下にその手法的特徴と予察的な検討結果について記述する。 

 
 2) マルコフ連鎖モンテカルロ法による逆解析 

MCMC法は、ベイズ推論を行う際に事後確率分布を近似的に求める計算手法として発達した。

ベイズ統計学で用いられるベイズの定理は、以下の式であらわされる。 
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ここで、θ はモデルパラメーター、D は観測データと考える。p(θ)はモデルパラメーターの事

前確率分布で、何らかの情報が利用できないときは、無情報事前確率分布として一様分布を利用

することが多い。p(D|θ)は尤度であり、モデルパラメーターが θ の時に D が得られる確率と等

しい。通常のベイズ推論では、尤度関数を設定するためにデータの分布に関して何らかの仮定（正

規分布など）が必要となる。p(D)は D という事象が起こる確率であり、尤度 p(D|θ)をすべての

θ について足し合わせる周辺化によって計算することができる。p(θ|D)は事後確率分布であり、

逆確率とも呼ばれる。この事後確率 p(θ|D)はデータ D が得られたときにモデルパラメーターが

θ である確率（確信の度合い）を示しており、事後確率分布を求めることはいわば逆解析の目的

そのものといえる。単にモデルパラメーターの最適化計算で求めた逆解析の結果とは異なり、ベ

イズ推論で求めた事後確率分布は点推定（最大事後確率分布（MAP）推定）の値だけではなく信

頼区間（確信区間）を自然な形で与えてくれる。したがって、ベイズ推論の逆解析の結果からは、

解析の精度（不確かさ）についても議論をすることが可能である。 
MCMC 法は、ベイズ推論における事後確率分布をマルコフ連鎖によって得られるサンプルで

近似する手法である。ベイズ推論を行う際に問題となるのは、ベイズの定理右辺分母の周辺確率

p(D)が多くの場合で解析的に得られず、数値的な推定を行わざるを得ないことである。この問題

を解決するために発達したのが MCMC 法である。MCMC 法では、モデルパラメーターに何らか

の初期値を設定し、サンプラーと呼ばれるアルゴリズムがこの初期値の周辺の事後確率を探索す

る。サンプラーが所定の条件を満たしていれば（詳細つり合い条件）、MCMC 法におけるマルコ

フ連鎖の無限回のサンプリングは事後確率分布と一致することが知られている。 

MCMC 法のサンプラーとして最も多く用いられるのは、メトロポリス・ヘイスティングス法

（MH 法）である。この手法では、推定するパラメータに何らかの初期値を与え、その後に何ら

かの分布（提案分布）に基づく乱数を発生させてパラメータの移動を検討する。この新しいパラ

メーターセットの移動の採択率 r は、MH 法においては以下の式に従う。 
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ここで、q は提案分布、fp はパラメータの事前分布である。θ(t)はステップ t におけるパラメータ

のセットであり、a は提案分布に従って発生させた乱数である。この提案分布 q および採択率 r
に基づいて作成したマルコフ連鎖は詳細つり合い条件を満たしており（Hastings, 1970）、無限回

の試行を行えば得られる分布が事後分布と一致する。 
MCMC 法は、尤度関数を任意の目的関数に置き換えることで、最適化計算にも応用することが

出来る。本研究では、目的関数に正則化項を導入したうえで MCMC 法により最適化計算を行っ

た。このとき、目的関数は以下のように定義される。 
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このとき、z0 は観測された河川の標高、zc はフォワードモデルによって計算された河川の標高で

ある。また、N は河川の流路上で実際に計算に使用する地点の総数であり、K は隆起速度を設定

した地点数である。すなわち、目的関数の第１項は、フォワードモデルの計算結果の残差二乗平

均平方根となっている。さらに、本研究では復元対象となる隆起速度 U の時間変化を M 個に離

散化して検討しているが、過適合をさけるために、隆起速度の変化を抑制する正則化項を目的関

数に導入している。このとき、Ukは k 番目のタイムステップにおける隆起速度、W1、W2、W3は

U の正則化に関する重みづけ係数である。この目的関数において正則化項となっている第二項と

第三項は、U の一階微分および二階微分の導関数の絶対値を評価しており、隆起速度の時間変化

が緩やかかつ滑らかであればあるほどよい値を示す。また、目的関数の最後の項に現れる関数 f
は隆起速度が負の値になることを避けるためのものであり、以下の式で与えられる。 

 

𝑓 = ൜
cosh 𝑈௞ − 1 (𝑈௞ < 0)

0 (𝑈௞ ≥ 0)
 

 
Uk が 0 以上の値を取っていると f は 0 となり、Uk が負の値を取っていると、0 から離れれば離

れるほど急速に大きな値を取る。本研究では正則化に関する重みづけ係数として、 先行研究に基

づいて W1 = W2 = 0.001、W3 = 0.9 を採用した。これら正則化項が必要となるのは、河川縦断形

の逆解析で求めるべきパラメータ数が著しく多い（隆起速度設定点 M設定地点数 K）ため、復

元される隆起速度履歴が容易に過適合を起こしてしまうためである。 
本研究では、隆起速度パラメータの事前分布としては隆起速度 0～1000 m/Myr の範囲の一様

分布とし、尤度関数として以下のボルツマン分布を用いた。 
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このとき、H は目的関数、zT は正規化パラメータ、T は粒子の移動を熱運動に見立てたときの温

度パラメータである。H が最小値を取るとき、この尤度関数 PT(x)は最大値となる。なお、zT は

以下の式で与えられる。 

 

𝑍் = ෍ exp ൬
−𝐻

𝑇
൰

௫∈௑

 

 
MH 法においては尤度関数と事前分布の積の比が採択率を決めるため、この正規化パラメータは

分母と分子で打ち消しあう。したがって、MH 法のサンプリングの際に正規化パラメータの計算

は必要とされない。 
ちなみに、T は最適化計算の際のハイパーパラメーターとなっており、0 に近いほど尤度関数

の確率分布が鋭いピークを取るため、最適解の探索精度は上がる。しかし、その一方で、T が小

さい場合には局所的最適解に陥りやすくなるという欠点がある。本研究では、簡単のため T = 1
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としている。 

 
 3) 東北地方の隆起速度履歴の解析例 

河川縦断形逆解析における MCMC 法の有効性を検証するため、人工的に設定した隆起速度履

歴が逆解析によって復元できるか否かを検討した。解析に利用したのは東北地方の 7 河川系の地

形であり、これら河川系の支流それぞれの流路長・流域面積を国土地理院基盤地理情報 10 m メ

ッシュ DEM より計測した。次に、東北地方全域にほぼ等間隔で 17 地点を設定し、それらの地点

における隆起速度履歴を人工的に与えて、フォワードモデル計算により、各河川系における仮想

的な河川縦断形を得た。この際に与えた人工データは、すべての地点で一定の隆起速度（200 
m/Myr）である。また、隆起速度履歴は時間方向に 0.2 Ma ごとに離散化し、過去 80 万年間の隆

起速度が常に一定であるように設定した。隆起速度の空間分布は Rbf 法によって補間され、各タ

イムステップにおける流路の各地点での隆起速度の値が算出される。これによって得られた人工

地形データを用いて、MCMC 法により逆解析を行い、得られた隆起速度履歴が人工データにど

こまで一致するかを検証した。  
本研究では、MH 法によってマルコフ連鎖を 5 万回にわたって発生させ、合計 85（17 地点×5

タイムステップ）の隆起速度パラメータのサンプルを得た。ただし、初期のマルコフ連鎖は初期

値（出発点）の影響を免れ得ず、事後分布と一致しない分布を示す。このような初期のサンプリ

ングの軌跡（トレース）を避けるため、本研究は最初の 4 万回のサンプルを廃棄し、最後の 1 万

回のサンプリング結果を事後分布の近似として採用した。 
結果として、逆解析によって推定された隆起速度履歴は人工的に与えた速度履歴と 0–0.6 Ma

の範囲においてはよく一致した（図 5.1.5-5～図 5.1.5-6）。一方、0.6 Ma 以前の領域の復元値は

かなり人工データと乖離しており、不確定性（推定値の確信区間の幅）もかなり大きいものと

なっている。これは、東北地方の河川の長さが十分ではなく、0.6 Ma 以前の隆起速度履歴が河床

地形から失われつつあることを示していると解釈される。 
まだ予察的な段階ではなるが、この検討により、MCMC 法は河川縦断形の逆解析を行う際の最

適化計算手法として十分に有効であることが確認された。5 万サンプルを得るのに要した計算時

間は約 2 日間であり、計算コストは低くないものの、十分に実用に耐える計算時間といえる。今

後は、ハミルトニアンモンテカルロ法（Duane et al., 1987）などより収束性の高いサンプリング

アルゴリズムを試すことによって逆解析のパフォーマンスをさらに増すことを検討すべきであろ

う。 

 
 4) 河床縦断形逆解析ソフトウェア rpinvMC 

従来、河床縦断形の逆解析を行う際の障害となっていたことの一つが、フリーで利用できるソ

フトウェアが不足していたことである。本研究では、京都大学が開発した、河川縦断形逆解析を

MCMC 法によって行うオープンソースソフトウェア rpinvMC を利用した。このソフトウェアは

Python で書かれており、ソフトウェア開発の経験に乏しい研究者でも容易に利用することがで

きる。ソフトウェアはソースコードと利用説明書も含めて Github にて公開されており

（https://github.com/narusehajime/rpinvMC/）、改変・再配布も自由である。今後は、このコー

ドを研究コミュニティの中で利用・発展させていくことで研究活動の効率化を図ることが望まし

い。 
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図 5.1.5-5 MCMC による河床縦断形逆解析の結果 

得られた河床縦断形（赤破線）と人工的に設定した河床縦断形（緑実線）。逆解析結果はおおむ

ね人工データの河床縦断形と一致しているが、上流域では多少の乖離もみられる。 
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図 5.1.5-6 逆解析によって復元された隆起速度 

左側のマップは、逆解析によって復元された隆起速度の空間分布（Reconstructed）と人工的に

与えた隆起速度の分布（Sythesis）を示す。赤い点は隆起速度を設定した地点で、色は設定点で

の値からの補完によって得られる隆起速度分布。0.4 Ma までは逆解析結果と人工データがよく一

致しているが、0.6 Ma 以降は乖離し始める。右側の折れ線グラフは、各地点で復元された隆起速

度履歴と人工的に与えた隆起速度履歴の比較を示す。赤線は MCMC サンプルから無作為に 100

個抽出した隆起速度履歴で、青線はバーンイン期間を除いた全サンプルの平均値（EAP 推定値）。

緑線は人工データ。隆起速度の空間分布に大きな影響を及ぼさない周辺地点（e.g. U0）を除いて、

内陸部の隆起速度設定地点では復元値と人工データが 0.6 Ma までは確信区間の範囲でよく一致

していることがわかる。 
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5.1.6 まとめ 

「侵食速度が遅い地域の侵食速度評価に反映するための光ルミネッセンス（OSL）熱年代法の

適用性の検討」では、10 万年スケールの侵食史の推定を目的に、侵食速度が中程度（0.1～1 mm/yr 
前後）の地域の事例として、六甲山地の甲山で掘削された大深度ボーリング試料に OSL 熱年代

を適用した。その結果、少なくとも過去約 10 万年間は侵食が緩慢であることが推測された。今後

は、10 万年前以前の熱史・侵食史の検討のため、OSL 熱年代の追加測定、ルミネッセンスパラ

メーターの吟味、地形・地質情報などとの比較を行うとともに、OSL 熱年代法の適用性のさらな

る検討のため、新たな事例対象地域への適用が課題である。 
「角閃石の地質温度圧力計と U–Pb 年代測定法を用いた侵食評価手法の検討」では、研究対象

地域の侵食史推定を目的として、花崗岩試料に対する地質温度・圧力計の適用を行った。その結

果、MME とホスト花崗閃緑岩では、MME の方が花崗閃緑岩と比べて、やや高い圧力範囲まで

固結圧力を記録していることがわかった。MME と花崗閃緑岩の両方が記録している低圧側の固

結圧力を黒部川花崗岩の固結圧力と解釈し、固結深度を 6.2±1.0～8.5±1.4 km と推定した。こ

れらの試料についてジルコン年代が決定されれば、平均削剥速度を推定できる。今後は、黒部川

花崗岩の他の試料にも分析と固結深度推定の範囲を広げ、広域的な平均削剥速度の分布を推定す

ることが課題となる。 
「岩石学的手法と地球年代学的手法を用いた高温領域の熱史及び隆起・侵食史の検討」では、

ジルコンの結晶化年代と結晶化温度の同時取得を目的として、CL 観察により得られるジルコン

の内部構造に対応した分析のため、LA-ICP-MS 分析の際のレーザー径の最小化など、ジルコンの

U–Pb 年代測定・チタン濃度の同時定量技術の高度化を実施した。また、検討した手順を用いて複

数岩体のジルコンの U–Pb 同位体分析とチタン濃度定量分析を行い、それぞれの結晶化年代・温

度の導出を行った。今後の課題として、1 粒子内の温度・年代変化を定量的に議論するためには、

年代やチタン濃度の定量分析手法の最適化（特にレーザー径の最適化）、そして Ti-in-zircon 温度

計の高度化や妥当な活動度の設定が必要となる。 
「熱年代法・宇宙線生成核種法・河川縦断形の数値地形解析を組み合わせた隆起・侵食速度の

評価手法の検討」では、以下の三つの検討を行った。 
「熱年代学による山地の隆起・侵食過程の検討」では、東北日本弧の前弧域の北上山地におい

て、地質学的タイムスケールの熱史・削剥史の推定を目的に熱年代解析を実施した。その結果、

山地横断方向でみると、AFT年代の空間分布は東から西に向かって若返る傾向を示した。また、

北上山地東縁の火成活動による熱影響評価のために、古第三紀の火山岩の火成活動の時期をZrU–
Pb年代に基づいて推定した。AFT年代は火成活動の時期よりも有意に古く、加えて岩体までの水

平距離と年代に相関は見られないことから、火成活動による熱影響は否定され、AFT年代は山地

全体の隆起・削剥傾向を反映している可能性が推定された。今後は、高精度に熱史を推定可能な

FT長に基づく熱史逆析や、より低温領域のAHe熱年代法、および近年脚光を浴びつつある超低温

領のESR熱年代法による検討が課題となる。 

「隆起速度の推定を目指した宇宙線生成核種による離水地形の年代決定」では、海成段丘の形

成年代決定に造岩鉱物中の宇宙線生成核種を用いる場合に、適用されうる数理モデルをパターン

分けして示し、手法の具体的な適用手順を整理した（適用の例は5.2.3(2)に示した）。検討の結果、

日本のような湿潤温暖気候環境であっても、条件が整えば、宇宙線生成核種の深度プロファイル

を用いた離水年代の決定が可能であると結論できる。今後、原面残存率の高い離水段丘に対して

は、数十万年スケールでの年代決定が展開され、地域的隆起速度の時間変遷についての推定精度

が向上することが期待される。 
「地形解析による山地の隆起・侵食過程の検討」では、河川縦断形の逆解析に際して行う最適
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化計算について、準ニュートン法に基づいた従来の解析法では復元結果の誤差（不確定性）の議

論が不十分だった点を踏まえ、マルコフ連鎖モンテカルロ（MCMC）法を用いることを検討した。

提案したモデルの有効性を東北地方の 7 河川系で検証したところ、逆解析によって推定された隆

起速度履歴は人工的に与えた速度履歴と 0～0.6 Ma の範囲においてはよく一致し、本手法の有効

性が確認された。今後の課題としては、より収束性の高いサンプリングアルゴリズムの適用委に

よる解析パフォーマンスの向上などが挙げられる。 
 以上の課題について検討を進めていくことで、様々な地域及び時空間スケールを対象に、隆起・

侵食評価手法が整備されていくことが期待される。例えば、時間スケールについては、102～104

年（宇宙線生成核種法）、104～105年（OSL 熱年代、ESR 熱年代、河川縦断形解析）、>106年（熱

年代、地質温度圧力計、地質温度計）をカバーすることが可能となる。地層処分事業においては

数万～十万年スケールの隆起・侵食の長期予測が求められるが、外挿法による予測のためには、

より長期間の過去のデータの蓄積が必要となる。また、隆起・侵食には、断層運動、火成活動、

気候変動など、様々な時間スケールの現象が関わっているため、長期へ外挿するためには、複数

の時間スケールのデータの蓄積及び比較検討が重要となる。隆起・侵食の長期予測にあたっては、

上記のような多様な隆起・侵食評価手法を整備することにより、信頼性の高い予測が可能になる

ことが期待される。 
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5.2 離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化 

5.2.1 背景と目的 

わが国における信頼性の高い地形学的時間スケール（数千から数十万年）での隆起速度の推定

は、放射性炭素（14C）年代測定法やテフロクロノロジーにより離水時期が制約された海成段丘や

河成段丘に基づいている。逆にいえば、段丘が存在しなかったり、段丘が存在しても、その離水

時期が 14C 年代の適用限界である約 5 万年以前であり、かつ段丘構成層や被覆層にテフラが検出

できなかったりする場では、隆起速度の推定は難しい。本事業では、そうした場における、離水

地形の離水時期の制約に基づいた隆起速度の推定技術の適用性の拡充を目指す。特に重点を置く

のは、複数の年代測定手法を組み合わせたマルチ年代測定法による離水地形の離水時期制約であ

る。具体的には、離水地形に対して、わが国における地形・堆積物の一般的な編年技術であった

14C 年代測定法やテフラ分析に加えて、10 万年前以前の地形・堆積物の編年が可能な長石の赤外

光ルミネッセンス（InfraRed Stimulated Luminescence：以下、「IRSL」という）年代測定法、

石英の宇宙線生成核種（Terrestrial Cosmogenic Nuclide：以下、「TCN」という）年代測定法の

適用を検討する。 
本事業のテーマは、内陸部を対象としたものと沿岸部を対象としたものに大別される。内陸部

を対象とした研究開発では、河成段丘に代わる過去の河床高度を近似する離水河成地形を認定し、

それらの離水時期の制約から隆起速度を推定する手法を検討する。そうした手法には、安江ほか

（2014）に示された穿入蛇行跡である環流旧河谷に着目するものがある。これは、環流旧河谷か

ら旧河床堆積物を見出し、それらと現河床との比高を、旧河床堆積物の堆積時期で除することに

より河川の下刻速度を算出する手法である。対象とする河川が、下刻速度と隆起速度が釣り合っ

ている平衡河川であるならば、下刻速度を隆起速度に読み替えることができる。 
内陸部を対象とした研究開発では、上記手法にマルチ年代測定を援用することにより、環流旧

河谷から下刻速度（≒隆起速度）を推定する手法の信頼性の向上を目指す。昨年度までの本事業

では、紀伊山地の新宮川中流部に分布する環流旧河谷を事例にボーリング調査を実施し、環流旧

河谷の埋積物の採取とコア試料の分析を行った。その結果、環流旧河谷の相対編年において、基

質の赤色度と礫の酸化帯の幅の測定が有効な手法となることが明らかになった。さらに、環流旧

河谷の旧河床堆積物の堆積年代を制約する手法として、長石の IRSL 年代測定法が適用可能であ

るとの見通しが得られた。しかし、広い流域をもつ環流旧河谷で採取したコアでは、支流性の斜

面堆積物の被覆により、旧河床堆積物を観察できなかった。このことから、ボーリング調査を実

施する場所としては、流域が狭く、斜面堆積物の層厚が薄いと推定される環流旧河谷が適してい

ることが示された。そこで今年度は、環流旧河谷を用いた隆起・下刻速度の算出方法の信頼性の

更なる向上を目的として、事例研究の蓄積に取り組む。事例地域は、日本列島における環流旧河

谷分布データベース（高取ほか, 2013）を参照し、全国的にみて穿入蛇行河川の痕跡地形となる

環流旧河谷が多く残されている赤石山脈の大井川を選定した（図 5.2.1-1）。また、ボーリング調

査地点の検討においては、流域の面積に留意し、支流性の斜面堆積物が比較的薄いと考えられる

小規模な環流旧河谷を選定した。本報告書では、事例地域において実施した野外調査とその結果

の概要について報告する。 
沿岸部を対象とした研究開発では、沿岸部に広く分布するものの被覆層中のテフラや被覆層そ

のものを欠くため離水時期の制約が困難であった海成侵食段丘に対してマルチ年代測定の中でも

特に TCN 年代測定法を用いた離水時期の制約手法を検討する。平成 30 年度～令和元年度の本事

業では、隆起地域の海成侵食段丘が、離水後に薄い風成堆積物に覆われるという想定のもと岩盤

中の宇宙線生成核種濃度の時間変化を計算し、TCN 年代測定法の適用性を検討した。その結果、

段丘面を覆う風成物の堆積速度が宇宙線生成核種を用いた地形の形成年代測定の限界を規定して
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おり、一般に、5 m よりも厚いロームに覆われる場では、この手法の適用は困難であると結論づ

けられた。また、この検討結果に基づき、5 m 未満の被覆層からなる更新世の海成侵食段丘に対

して実際に TCN 年代測定法の適用に着手した。令和２年度は、離水後の侵食に加えて堆積の影

響も加味して TCN 年代測定法の適用性を検討した結果（5.1.5(2)参照）を踏まえて、前年度に引

き続いて、土佐湾沿岸の更新世段丘を事例対象として、TCN 年代測定法の適用性を検討する。そ

して、その結果から日本列島の海成侵食段丘への TCN 年代測定法の適用性に係る「どの程度古

い時代まで年代の遡及が可能であるか」、「離水後の段丘面の削剥・堆積がどの程度の不確かさを

もたらすか」の 2 点について検討する。また、さらなる検討事例の蓄積のため、複数段の更新世

段丘が発達する能登半島での事例研究にも新たに着手した。 

 

 

図 5.2.1-1 内陸部を対象とした研究開発の事例地域 

環流旧河谷の分布については、高取ほか（2013）のデータベースに基づく。 

 
5.2.2 内陸部を対象とした検討 

(1) アプローチ 

本事業では、環流旧河谷の離水年代から下刻及び隆起の速度を評価する手法の信頼性の向上を

目的とする。離水年代の推定においては、長石の IRSL 法の適用性を検討する。さらに、近傍の

河成段丘との比較を通じて、環流旧河谷を用いて算出された隆起・下刻速度の時間・空間代表性

の検証を行う。以下、これらのアプローチについて記す。まず、過去の河床変動の振幅を復元す

るうえでの基礎情報となる、離水地形（河成段丘、環流旧河谷）分布の見取り図を既往資料や空

中写真判読に基づいて作成する。次に、判読された河成段丘が堆積段丘なのか、侵食段丘なのか

を識別するため、露頭の観察や Unmanned Aerial Vehicle（UAV）を用いた段丘露頭の写真撮影

を行う。河成段丘の露頭では、旧河床堆積物の堆積年代の推定を行う。旧河床堆積物を対象に、

層相の観察、記載及び長石の IRSL 年代測定などに供する試料の採取を実施する。一方、環流旧

河谷では、斜面堆積物に覆われた埋没河谷底の高さの把握と、埋没河谷内に分布する旧河床堆積

物からの試料採取が必要となるため、オールコアボーリングの採取ならびに IRSL 年代測定に供

するボーリングコアの採取を行う。今年度の本事業では、上記までを実施した。 
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(2) 方法 

 1) 地形判読 

 大井川中流部から河口までを対象に、1976 年に撮影された国土地理院カラー空中写真を用い

て実体視判読を行い、河成段丘、環流旧河谷といった離水地形の分布を把握した。離水地形分布

の把握においては、日本列島における環流旧河谷分布データベース（高取ほか，2013）や、大井

川河口の河成段丘の分布を示した杉山ほか（1987）を参考にした。 

 
 2) 現地観察 

地形判読によって明らかになった河成段丘の構成層の層厚と層相の把握を目的として、構成層

の露頭の観察を数地点で実施した。段丘崖の比高が高く、目視による観察が難しい地点では、UAV
を用いた段丘露頭の写真撮影を行った（図 5.2.2-1）。撮影した写真からは、SfM（Structure from 

Motion）ソフトウェアを用いてオルソ画像の生成を行った。使用した UAV は DJI 社製の Mavic2 
Pro であり、SfM ソフトウェアは Agisoft 社製のソフトウェア Metashape を用いた。 

 
 3) 露頭調査 

 大井川の現河床よりも 125 m 程度高い標高 410～415 m に段丘面をもつ河成段丘 1 地点にお

いて、露頭の記載及び堆積環境の推定と編年のための試料採取を実施した（図 5.2.2-1）。河成段

丘面の形成年代を明らかにするため、長石の IRSL 年代測定用の試料を採取した。IRSL 年代測

定のための試料採取では、光曝を防ぐために内径 4.4 cm、長さ約 30 cm の硬質塩化ビニル管を 6
層準において堆積面に直角に打ち込み、回収時には管の両端を速やかに塞いで実験室に持ち帰っ

た。また、これらの採取層準の堆積環境と年代を解釈するため、植物珪酸体及び珪藻などの微化

石分析とテフラ分析の試料も採取した。 

 
 4) ボーリング調査 

 大井川沿いの河床からの比高 200 m の環流旧河谷を対象に、IRSL 年代測定に適した試料の採

取と旧河床高度の把握を目的としたボーリング調査を実施した（図 5.2.2-1）。調査対象とする環

流旧河谷は、支流性の斜面堆積物が薄く、旧河床堆積物が比較的浅部で観察できる可能性が高い

小規模な環流旧河谷とした。また、環流旧河谷内の掘削地点は、地形判読結果と安江ほか（2014）
を参考にして、旧河床堆積物が残存しやすい環流丘陵と攻撃斜面に挟まれた部分の平坦面上で、

攻撃斜面側からの堆積物に埋積されている可能性が低い環流丘陵寄りの地点とした。 
 オールコアボーリングは、旧河床堆積物の出現深度の変化を確認するために、同じ環流旧河谷

内の 2 地点（KOM-1、KOM-2）で実施した。KOM-1 は環流丘陵の基部より 20 m 程離れた地点

で掘削を行い、KOM-2 は KOM-1 より攻撃斜面側に 11 m 移動した地点で掘削を行った。また、

IRSL 年代測定用のボーリングコアの掘削は KOM-1 孔から 0.9 m 移動した KOM-1o で実施し

た。KOM-1o 孔の掘削では、KOM-1 孔において大井川の本流性の砂礫層が認められた層準を光

曝の無い状態で採取するために遮光シートなどを用いて採取を行った。 
 掘削には外径 101 mm、内径 65 mm のスリーブ内蔵二重管サンプラーを使用し、約 1 m 間隔

でコア試料を採取した。コア表面の写真を撮影した後、層相、層相境界の特徴、堆積構造、粒度、

構成粒子の支持様式、含有物、色調を 1/10 スケールで記載した。 
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(3) 結果と考察 

 1) 離水地形の分布と特徴 

カラー空中写真の実体視判読に基づき作成した大井川沿いの河成段丘面と環流旧河谷の分布図

を図 5.2.2-1 に、河成段丘面と環流旧河谷の縦断形投影図を図 5.2.2-2 にそれぞれ示す。 
大井川の谷口から河口までの区間には、牧ノ原面（MIS 5e に形成; 杉山ほか，1987）とよばれ

る連続性のよい扇状地起源の河成段丘面が発達する。谷口よりも上流部では、生育蛇行に起因す

ると考えられる蛇行流路の滑走部に発達する多段の河成段丘面群、早瀬切断に起因すると考えら

れる蛇行流路の攻撃部に発達する河成段丘面、蛇行頸状部の切断による環流旧河谷状の河成段丘

面が発達する。これらの河成段丘面のうち、蛇行流路の滑走部や攻撃部に発達する高位のものに

は、平坦面の広がりが狭小な尾根状のものが認められる。しかし、全体的にみて河成段丘面の開

析は、高位のものも低位のものもそれほど進んでいない。また、特筆すべき河成段丘面の分布の

特徴は、堆積段丘面によくみられる支流の谷を埋積するような分布形態（支流に入り込むような

分布形態）をとる河成段丘面が認められないことである。 
大井川の谷口よりも上流部に発達する河成段丘面の多くは、河床からの比高 120 m 以下の高さ

に分布する。しかし、河口からの距離 60～75 km の区間に限って、河床からの比高 120～250 m
の高位置に分布するものがある。図 5.2.2-1 と図 5.2.2-2 に示されるように、全体としてみると

大井川沿いの河成段丘面は、蛇行部ごとに様々な高さに分布し、各段丘面の連続性にも乏しい。

そのため、本研究では、河床からの比高に基づく段丘面の対比、並びに牧ノ原面に連続する段丘

面の特定はできなかった。 
環流旧河谷については、河口からの距離 40～115 km の区間に分布している。その分布高度に

ついては、上流に分布するものほど高い傾向にある。すなわち、河成段丘面の発達が良い河口か

らの距離 90 km の区間においては、環流旧河谷状の河成段丘面として判読され、河床からの比高

は 30～60 m である。これに対して、河成段丘の発達が悪くなる河口からの距離 90～115 km の

区間に分布する環流旧河谷の分布高度は、河床からの比高 60～200 m である。 
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図 5.2.2-1 離水地形区分図 

背景図には地理院タイルを使用した。 



252 

 

図 5.2.2-2 離水地形の縦断プロファイルと調査地点 

環流旧河谷の標高については、旧流路の攻撃斜面と環流丘陵との間に分布する平坦面の標高を

プロットした。 

 

 2) 旧河床堆積物の観察と記載 

河成段丘の現地観察により、基盤岩と河成礫層と解釈できる円礫層の境界の標高を確認し、そ

の標高と段丘面の標高との比高から段丘堆積物の厚さを推定した。現地観察は、数地点にて実施

したにすぎないが、推定された段丘堆積物の厚さは 0.3～15 m であったことから（図 5.2.2-2）、
観察した全ての河成段丘が侵食段丘であることがわかった。 
河口からの距離 64～65 km 区間においては、河床からの比高約 50 m に広い平坦面をもつ河成

段丘面が確認できる。この河成段丘面の大井川に面した段丘崖は、高さ 50 m ほどの露頭となっ

ており、この河成段丘の断面構造を観察することができた。そこで、この露頭において、UAV を

用いた空撮による観察を行うとともに、撮影した写真を SfM ソフトウェアを用いてオルソ画像化

したものから、基盤岩の高さと段丘堆積物の厚さを算出した。その結果、この河成段丘は、河床

から高さ 45 m 程度までは基盤岩で構成され、その上に層厚 5 m 程度の最大径が数 10 cm 程度の

円礫層が被覆する侵食段丘であることがわかった（図 5.2.2-3）。 
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図 5.2.2-3 河成段丘の構成層 

左はオルソ補正済みの UAV 画像。右下は地形断面図。露頭観察地点については、図 5.2.2-4 を

参照。 

 

試料採取を含む詳細な露頭調査を TRM 地点で行った。TRM 地点では、大井川の現河床よりも

125 m 程度高い標高 410～415 m に段丘面をもつ河成段丘の構成層が露出する（図 5.2.2-4）。こ

の露頭では、下位から順に層厚 1 m 以上の亜円礫まじりの砂礫層、層厚 1 m 程度の砂層、層厚 1 
m 程度の砂礫層と泥層の互層、層厚 1 m 程度の泥層、層厚 1 m 以上の亜角礫まじりの砂礫層が

確認できた。これらの堆積物の層相の特徴と解釈を下位から順に記述する。 
最下位の砂礫層は円磨された最大径 3～10 cm の円～亜円礫を主体とし、同露頭の約 30 m 東

方にある数 m 下位にある露頭まで連続的に確認できる。同様の特徴を持つ円礫層は大井川の河床

でも確認できるので、河成礫層であると考えられる。 
その上位の砂層は主に中粒砂で構成されており、下位には円礫主体の細礫層が 4 層程度レンズ

状にみられる。全体として上方細粒化を示し、掃流運搬される粒径が揃った砂層を主体とするの

で、離水する直前に形成された流路堆積物であると考えられる。 
その上位の砂礫層と泥層の互層は、亜角礫を主体とする砂礫層と粗粒砂層～中粒砂層を主体と

し、シルト質の泥層の薄層が挟在する。この互層の基底面は北へ緩く傾斜しており、露頭の北方

では亜角礫を主体とする砂礫層が卓越するのに対して、南方では亜円～亜角礫まじりの粗粒砂層

～中粒砂層を主体とする。全体として亜角礫が主体であり、粗粒砂層～中粒砂層の淘汰が悪いの

で、支流の小規模な流路で堆積したと推定できる。この堆積物の基底面が北方へ緩く傾斜してい

るのは、下位の砂層を侵食したことを示唆している。 
その上位の泥層には平行葉理が認められ、下部の黒色を呈する有機質な部分と上部の灰色泥層

に二分できる。浮遊運搬される粒子によって主に構成されるので、湖沼もしくは湿地のような環

境で形成された堆積物であると考えられる。 
最上位の砂礫層は円磨度が低い角～亜角礫を主体とし、下位の泥層を不規則に侵食して堆積し
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ていることから、斜面堆積物であると考えられる。 
したがって、段丘構成層中の離水面は、標高 412 m 付近の砂層と砂礫層／泥層の互層の境界面

であると推定できる。河成堆積物の離水年代の制約に必要となる長石を用いた IRSL 年代測定用

の試料については、この境界面の上下で計 6 層準採取した。あわせて、微化石分析とテフラ分析

に供する試料も採取した。 

 

 
図 5.2.2-4 露頭観察地点（TRM 地点）の地形と柱状図 

露頭の位置については、図 5.2.2-1 を参照。 

 
 3) 環流旧河谷の地形と堆積物 

 大井川の現河床から 200 m 程度高い環流旧河谷においてオールコアボーリングを行い、23～
24 m 長の堆積物コア試料を 2 孔で採取した（図 5.2.2-5）。堆積物コアの観察結果に基づき、基

盤岩（BR）、河川流路堆積物（RC）、斜面堆積物（SD）、埋没土壌（BS）、盛土（AS）の 5 タイ

プに区分した（図 5.2.2-6）。以下に、環流旧河谷の離水時期の制約の鍵となる、河川流路堆積物

（RC）、斜面堆積物（SD）及び埋没土壌（BS）の 3 タイプの堆積ユニットについて特徴を記す。 

 
・河川流路堆積物（RC） 

同ユニットは KOM-1 コアの深度 7.8 m～21.5 m と KOM-2 コアの深度 11.6～22.7 m で確認

され、円礫主体の礫層、粒径の揃った砂層、シルト層から構成される。礫層はよく円磨された細

礫～コア径を超える大礫を主体とすることから、掃流環境で堆積した河床堆積物であると考えら
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れる。砂層は礫層より上位で確認される。粒径が揃った細粒砂～粗粒砂で構成されることから、

礫層と同様に、河床の堆積物であると考えられる。シルト層は同ユニットの最上部で観察される。

淡黄色を呈するシルトを主体とし、KOM-2 コアでは細礫まじりとなる。主に浮遊運搬される粒

子から構成されることと、KOM-2 コアのシルト層に含まれる細礫が円磨されていることから、

河川が離水する直前の流路堆積物もしくは洪水堆積物である可能性が高い。これらのことから、

このユニットは河川や流路の作用によって堆積した河川流路堆積物であると考えられる。 

 
・斜面堆積物（SD） 

同ユニットは KOM-1 コアの深度 4.5 m～7.8 m と KOM-2 コアの深度 4.4～5.7 m 及び 7.9～
11.6 m において認められ、円磨度が低い角～亜角礫を主体とする砂礫層で構成される。含まれる

礫の淘汰は悪く、細礫～コア径をこえる大礫まで確認される。また、KOM-2 コアでは後述する埋

没土壌（BS）を挟む。これらのことから、このユニットは本流性の河成砂礫層ではなく、環流旧

河谷の流域内で生じたマスブームメントに由来する斜面堆積物であると考えられる。 
斜面堆積物（SD）と河川流路堆積物（RC）との境界に認定される離水面の深度は、KOM-1 コ

アで 7.8 m、KOM-2 コアで 11.6 m と、KOM-2 コアで有意に深くなる。これは、KOM-2 コアの

掘削地点が KOM-1 コアの掘削地点より攻撃斜面側に位置することを反映していると考えられ、

地形的特徴と整合的である。 

 
・埋没土壌（BS） 

同ユニットは KOM-1 コアの深度 2.1～4.5 m、KOM-2 コアの深度 3.7～4.4 m 及び 5.7～7.9 m
において確認され、いずれも斜面堆積物（SD）の直上に位置する。黒色の腐植質シルトと灰白色

のシルトから構成され、KOM-1 コアの 3.2 m 付近と KOM-2 コアの 6.1 m 付近では、腐植質シ

ルトから灰白色のシルトへと漸移的に移り変わる様子が認められる。また、KOM-2 コアの深度

3.6 m 付近では埋没木が確認される。出現層準と堆積物の特徴から、このユニットは、風成堆積

物、大きな角礫を伴わないマスムーブメントにより堆積した細粒な斜面堆積物、またはその両方

を起源にもつと考えられる。令和 2 年度の本事業では、この点を明らかにできるような観察や分

析を行っていないため、ここでは埋没土壌と呼称する。 

 
河床堆積物の離水年代の制約に必要となる長石を用いた IRSL 年代測定の試料については、

KOM-1 孔から 0.9 m 離れた KOM-1o 地点において掘削を行い、KOM-1 孔で本流性の堆積物が

認められた深度 8～18 m の区間でコアの採取を行った。 
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図 5.2.2-5 ボーリングコアの掘削地点 

 

 

図 5.2.2-6 ボーリングコアの柱状図 

掘削地点については、図 5.2.2-5 を参照。 
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5.2.3 沿岸部を対象とした検討 

(1) アプローチ 

今年度の実施内容は、大別すると、海成侵食段丘への TCN 年代測定法の適用性の確認と、中

期更新世海成段丘へのマルチ年代測定法の適用に向けた、野外での試料採取及び試料の観察であ

る。 
TCN 年代測定法の適用性確認においては、昨年度に引き続き、地形層序学的手法とテフロクロ

ノロジーによって海成段丘の発達史が明らかにされている土佐湾北東岸地域に発達する海成侵食

段丘（例えば、Matsu’ura, 2015）を事例対象とした。昨年度に得られた更新世海成段丘の岩盤中

の TCN 濃度の深度分布を用いて、5.1.5(2)で示した離水地形の形成過程における宇宙線生成核種

の蓄積モデルを基に、より詳細に段丘面の離水過程を検討した。 
一方、マルチ年代測定法の適用に向けた野外での試料採取は、能登半島に分布する中期更新世

の海成段丘で実施した（太田・平川, 1979）。過年度の報告書において、年平均隆起速度の変化の

大きい地域が報告されている（原子力機構・電中研, 2020）。特に能登半島は近年急激に隆起速度

が大きくなった地域であり、過去数十万年間の隆起・沈降速度が一様ではない地域に対するマル

チ年代測定法の適用性の確認を行う対象地域として適している。能登半島七尾湾沿岸地域に発達

する高位段丘を対象に、2 地点で露頭調査を行い、1 地点でオールコアボーリングを行った。 こ
れらの地点においては、観察・記載に加え、マルチ年代測定に供する TCN 試料と OSL 試料の採

取を行った。また、マルチ年代測定法の妥当性評価のため、珪藻・花粉・テフラ分析の試料を同

地点から採取し、分析を行った。本報告書では露頭とボーリングコアの記載を示し、珪藻・花粉・

テフラ分析の結果については付録 11～13 に示す。 

 
(2) 海成侵食段丘への TCN 年代測定法の適用 

5.1.5(2)で示した離水地形の形成過程における宇宙線生成核種の蓄積モデルを基に、西南日本に

位置する年代が既知（酸素同位体ステージ（MIS）5e: 約 125 ka）の段丘及びそれよりも古い時

代の高位段丘を対象に、岩盤ボーリングコアを用いて 2.5 m 程度の深さまでの石英中の 10Be 濃

度を測定し、手法の適用性を検証した。事例研究地域や採取試料の詳細については、昨年度の報

告書を参照のこと。図 5.2.3-1 に、岩盤中の 10Be の深度プロファイルを示す。図には核種濃度の

深度分布をプロットするとともに、離水以前の継承核種および離水後の削剥による核種損失を考

慮した場合の 10Be の蓄積モデル曲線を描いた。図 5.2.3-1A の MGT サイトは、段丘の高度と面

的拡がりからみて MIS 5e: 125 ka に対比される段丘である。図 5.2.3-1B の MHN サイトは MGT
よりも高位にあり、相対的に古い時代に離水したと推定される丘陵化の進行しつつある面である。 
図 5.2.3-1A をみると、MGT サイトにおける段丘礫層以深の核種濃度の深度分布は、モデルカ

ーブとおおよそ整合的な減衰プロファイルをもち、かつ、期待される年代値（MIS 5e 段丘の離水

時期: 118 kyr）において、削剥のない場合の曲線に良く適合する。深さ約 50 cm 以浅の層相は攪

乱された土壌層であり、ここでの 10Be 濃度は外れ値となっている。これは異地性の岩屑が表層を

覆っていることを反映している。これらの結果は、地形が平坦で強い削剥作用が働かない（削剥

速度が無視できる程度に小さい）という場の条件が整っていれば、MIS 5e の海成段丘に対して

は段丘構成層中の 10Be 濃度プロファイリングによる離水年代測定が十分に可能であることを意

味している。 
一方、MIS 5e よりも古いと推定される MHN サイト（図 5.2.3-1B）においては、長い時間露

出していた地形に期待されるような高い核種濃度がみられず、何らかの削剥作用により、段丘面

の最上部が失われていることが示唆される。深さ約 30 cm 以浅の攪乱層では、やはり、10Be 濃度

が低濃度となっており、異地性の岩屑の影響と解釈できる。段丘構成層以深は離水年代 MIS 11
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段丘の離水年代（399 kyr）と削剥速度 15 mm kyr−1で良く説明できるようなプロファイルを示

しているが、年代の推定精度は高くない。この場所では、削剥により適用限界に近い厚みの物質

が除去された状態となっているものと推定される。 
 

 

図 5.2.3-1 手法適用性の検討を行った海成段丘岩盤中の 10Be 深度プロファイル 

 
以上の結果をまとめると、MIS 5e に離水したことが明らかな段丘については、期待される年

代値と整合的な結果が得られた。一方、より古い丘陵化しつつある地形面においては、核種濃度

が単純な露出の履歴から期待されるよりも有意に小さく、むしろ離水後の削剥によって説明され

る結果となった。このことは、離水してから数十万年程度以上の時間が経過した古い段丘につい

ては、陸化後の削剥の影響が、年代推定に大きな不確かさをもたらすことを意味している（図 
5.2.3-2）。 
 

 

図 5.2.3-2 段丘の離水後の地形発達の概念図 
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(3) 中期更新世海成段丘へのマルチ年代測定法の適用 

能登半島東部に発達する中期更新世海成段丘を事例としたマルチ年代測定試料の採取は、石川

県七尾市の一地点（NNO 地点）と、穴水町の二地点（ANY 地点、ANW 地点）の合計三地点に

おいて実施した（図 5.2.3-3）。NNO 地点と ANY 地点では露頭調査により、ANW 地点ではオ

ールコアボーリングにより、それぞれ年代測定試料を採取した。以下に、各地点における年代測

定試料採取の概要ならびに地形・堆積物の観察結果を記す。 

 

 
図 5.2.3-3 試料採取地点位置図 

 
 1) NNO 地点 

NNO 地点は海に面した台地状の平坦面端部の急崖である。この平坦面は太田・平川（1979）
で H4 面に分類される面であり、平坦面上面の標高は約 33 m である（図 5.2.3-4）。崖の上部に



260 

は H4 面の段丘堆積物が露出しており，NNO 地点近傍で行われた光ルミネッセンス（OSL）年

代測定の結果、H4 面は MIS 7 に離水した海成段丘に対比されている（産業技術総合研究所, 2017）。 
崖の上面から下方に 10 m 程度に渡って露出する堆積物の観察を行い、層厚 4 m 以上の礫まじ

りの砂層と、層厚 1.5 m の細礫まじりローム層 を確認した（図 5.2.3-5）。砂層にはレンズ状の

細礫層や平行葉理や斜交葉理といった堆積構造が認められる。堆積物の特徴と NNO 地点の地形

的特徴からこの砂層は海成の堆積物だと考えられる。その上位のローム層は赤色～褐色の風化が

進行している段丘被覆層である。海成砂層と段丘被覆層は漸移的に移り変わるため、離水層準を

明確に認定することは難しい。令和 2 年度の本事業では、ロームと砂と礫の混成からなる層序の

うち、砂優勢の下部を海成層、ローム優勢の上部を陸成層と判断して、標高 31 m 付近に離水層

準を設定した。 
 本露頭からはテフラ・珪藻・花粉分析に供する連続採取試料を 96 試料、OSL 試料を 6 試料、

TCN 試料を 13 試料採取した。試料採取位置を図 5.2.3-5 に示す。 

 
 

 

 
図 5.2.3-4 NNO 地点近傍の海成段丘分布図 

本図は国土地理院の陰影起伏図に太田・平川（1979）の海成段丘分布図を重ねたものである。

NNO 地点は図の中央に位置する。なお、図左上の能登島に関しては海成段丘分布図を描画してい

ない。 
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図 5.2.3-5 NNO 地点の露頭柱状図と試料採取位置 

砂層の粒径を F（細粒砂）, M（中粒砂）, C（粗粒砂）, VC（極粗粒砂）として柱状図の下部に

示す。ローム層は細粒砂と同様の表記としている。 
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 2) ANY 地点 

ANY 地点は標高約 100 m の尾根状の平坦面上に位置し（図 5.2.3-6）、H1 面が東西方向に分

布し、H1 面の北方に T7 面が、南方に H2 面がそれぞれ分布する（太田・平川, 1979）。 
この露頭では比高 3～5 m の崖に被覆層と基盤岩が連続的に露出しており、全体に赤色化と風

化が著しく進行している。下部から順に、基盤岩である層厚 2.2 m 以上の強風化安山岩層、層厚

0.4 m の礫状に風化した強風化安山岩層、層厚 0.3 m の強風化砂礫層、層厚 0.2 m のシルトまじ

り砂層、層厚 0.6 m のローム層、層厚 0.6 m のトラ斑の発達するローム層、層厚 0.2 m の暗褐色

のローム層、0.1 m の表土が観察される。 
本露頭からはテフラ・珪藻・花粉分析に供する連続採取試料を 20 試料、OSL 用試料を 3 試料、

遊離鉄用試料を 2 試料採取した。試料採取位置を図 5.2.3-7 に示す。 

 

 

 

図 5.2.3-6 ANY 地点および ANW 地点近傍の海成段丘分布図 

本図は国土地理院の陰影起伏図に太田・平川（1979）の海成段丘分布図を重ねたものである。

ANY 地点は図中央に位置し、ANW 地点は図のやや左側に位置する。図中には T7 面よりも古い

T6 面も分布しているが、本図では描画していない。 
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図 5.2.3-7 ANY 地点の露頭柱状図と試料採取位置 

下位の安山岩、礫状風化安山岩層が基盤岩、その上位から被覆層となる。全体に赤色化・強風

化しており、基盤岩はクラックが発達する。 

 
 3) ANW 地点 

ANW 地点は標高約 83 m の尾根状の平坦面に位置し、農地として造成されて平地となってい

る。ANW 地点を含めた東西方向に H2 面の段丘堆積物が分布し（図 5.2.3-6）、北方には H1 面

が、南方には H3 面が分布する（太田・平川, 1979）。 
オールコアボーリングは、海成層とローム層の層相や層厚の変化を確認するために、同じ海成
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段丘面上の 2 地点（ANW-1、ANW-2）で実施した。なお、ANW-1 は掘削の途中で採取不良が発

生したため、ANW-1 から約 0.5 m の位置で ANW-1r を採取し、内容を補完している。また、OSL
年代測定用のボーリングコアの掘削は ANW-2 孔から 0.6 m 移動した ANW-2o 孔で実施した（ 
図 5.2.3-8）。 
堆積物コアは、砂や有機物を含む粘性土から成る表土・盛土層、砂と粘土およびその混成から

成り、一部にトラ斑が発達する被覆層、砂層や粘土まじりの砂層、風化礫層、礫岩、砂岩、砂岩

泥岩互層から成る基盤岩層から構成される。全体に赤褐色で脆く、風化が進行している。 
表土、盛土層は不均質な粘性土に細礫、貝殻片、有機物が混ざる。色調は褐色から黄褐色で、

非常にやわらかい。 
被覆層は砂まじり粘土が主体となり、下部では砂が優勢となる。色調は全体に赤褐色だが、ト

ラ斑の発達する砂まじり粘土層では白色部と赤褐色部が斑状に入り混じる。 

粘土まじりの砂層は、ANW-1 の GL-2.14～2.28 m 及び ANW-1r の GL-1.13～1.28 m に出現

する。細粒砂や粗粒砂を主体とし、全体的に粘土が混ざる。砂層は、ANW-2 の GL-1.63～2.20m
に出現する。固結した細粒砂から成り、粘土をほとんど含まず、全体に脆く、水がしみこみにく

い。 
風化礫層は全体に強く風化し、もろい。基質は砂まじり粘土で、礫は亜円～亜角礫を主体とし、

円礫も含む。礫種は風化が進み明瞭でないが、礫の色調は暗色や暗灰色、灰色、赤灰色など様々

である。 
基盤岩層は砂岩泥岩互層、砂岩、礫岩から構成される。層相は数十 cm 間隔で変化し、様々な

様相を呈するが、いずれも風化により軟質化している。色調は全体に赤褐色である。 
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図 5.2.3-8 ANW 地点の露頭柱状図と試料採取位置 

 
5.2.4 まとめ 

隆起・侵食速度の推定技術の高度化を目的として、離水地形を変位指標とした隆起評価手法の

検討を実施した。内陸部を対象とした検討では、過年度の紀伊半島十津川流域の事例に続いて、

赤石山地の大井川流域における事例研究に着手した。大井川流域の環流旧河谷及び河成段丘を対

象に、UAV 空撮、露頭調査、オールコアボーリング調査を実施し、IRSL 年代測定、微化石分析、

テフラ分析などに供する試料を採取した。今後はこれらの試料の分析を実施し、離水時期ひいて

は隆起速度を推定することが課題となる。沿岸部を対象とした検討では、土佐湾北東岸の海成段

丘での検討を継続するとともに、能登半島の海成段丘での事例研究にも着手した。土佐湾沿岸で
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は、MIS 5e と MIS 11 に離水したと考えられる段丘を対象に TCN 法を用いた検討を行った結

果、MIS 5e の段丘では期待される年代と整合的な核種濃度が得られた。一方、MIS 11 の段丘で

は期待よりも核種濃度が有意に小さく、古い段丘では離水後の削剥の影響により、TCN 法の適用

が制限されることが確認された。能登半島の事例では、計 3 地点の海成段丘で露頭調査またはオ

ールコアボーリング調査を実施し、IRSL 年代測定、花粉分析、珪藻分析、テフラ分析などに供す

る試料を採取した。今後はこれらの分析による離水年代の推定と、隆起速度の検討が課題となる。 
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5.3 隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備 

5.3.1 背景と目的 

沿岸部では、海洋酸素同位体ステージ（Marine Isotope Stage: MIS）5e やそれ以前の高海面

期の地形・地層の分布・高さに基づき、過去十万から数十万年間の隆起・沈降量の空間分布及び

その時空間変遷が把握されている。しかし、沿岸部の隆起域と沈降域の境界域では、地形・地層

の高さの変化が小さいため、繰り返される氷河性海水準変動に伴う侵食・埋積により、地形・地

層が上書き消去されやすい。そのため、隆起・沈降境界域における MIS 5e やそれ以前の高海面

期の海成層の高度分布についてのデータは、量・質ともに不十分である。結果として、隆起・沈

降の境界域における過去数十万年間の正確な地殻変動量や地殻変動の時空間変遷についての実態

は良くわかっていない。このことが、沿岸部の隆起域から沈降域にかけてのシームレスな地殻変

動の一様継続性の評価を困難なものにしている。 

このような背景から、本事業では、沿岸部の隆起・沈降境界域における過去数十万年間の地殻

変動様式の評価を目的とした手法の整備ならびに手法の妥当性や精度の評価を行う。特に重点を

置くのは、高海水準期の最高海面高度を近似しうる地層の上限高度を堆積相解析、珪藻化石や花

粉化石などの群集組成解析、地球化学・物理化学的分析及びテフラ分析に基づき認定する手法の

整備である。そのために平成 30 年度の本事業では、過去十万から数十万年前の高海水準期の海

成層の保存が期待される関東平野の隆起・沈降境界域を事例にボーリング調査を実施し、研究開

発に供する 3 本のオールコア試料（GC-NG-1, GC-OY-1, GC-OY-2）を得た（図 5.3.1-1）。そし

て、令和元年度の本事業では、採取された堆積物試料に対して高海水準期の海成層を特定するた

めに必要となる堆積相解析、珪藻化石や花粉化石などの群集組成解析、X 線 CT 解析、粒度分析、

元素組成分析及びテフラ分析を行い、堆積物の層序区分及びコア堆積物と MIS との対比を検討

した。 
これらの結果を踏まえ、今年度の本事業では、沿岸部の隆起・沈降境界域における過去数十万

年間の地殻変動評価に必要となるアプローチを調査スキームとして定式化した。以下では、その

調査スキームを説明するとともに、得られた分析データに基づいた地殻変動速度の算出事例を示

した。なお、地殻変動速度の算出に係る分析内容・分析結果については、付録 6 に記した。 
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図 5.3.1-1 ボーリングコア掘削地点 

左：関東平野の 10 万年地殻変動量の推定図（Tajikara, 2000）。背景図として日本第四紀地図

（日本第四紀学会編, 1987）を使用。右：ボーリングコア掘削地点周辺の地形。背景図として治

水地形分類図（国土地理院, 2007）を使用。星印がボーリング調査地点、橙色が段丘面を示す。

孔口標高は、GC-NG-1 が 20.57 m, GC-OY-1 が 29.45 m, GC-OY-2 が 34.01 m。 

 
5.3.2 隆起・沈降境界域の地殻変動評価のための調査スキーム 

(1) 方針 

10 万年オーダーの長期的な地殻変動を復元するためには、地形や地層に記録された海水準に関

わる情報を系統的に読み解く必要がある。長期にわたって隆起運動が活発な地域では、海成段丘

に記録された旧汀線の高度と年代が各地で調査研究されてきた（例えば、小池・町田, 2001）。内

陸部では、気候段丘の比高をもとに、隆起量や地殻変動を推定する試みも行われている（例えば、

田力・池田, 2005；幡谷, 2006；後藤・佐々木, 2019）。沈降が活発な地域では、地下に埋没した

海成層の分布深度を基に、長期的な沈降運動が復元されている（例えば、須貝・杉山, 1999）。し

かし、地殻変動が比較的安定した地域や、隆起域と沈降域の境界地域では、段丘面が分化しにく

く、旧汀線地形も保存されにくい。堆積空間の形成速度も長期間を平均した場合には遅くなるた

め、地層が長期にわたって連続的に保存される確率も低くなると考えられる。 
第四紀後期の氷河性海水準変動は、海洋酸素同位体比曲線をはじめとする複数の指標に基づい

て復元され、約 10 万年の周期様変動を繰り返してきた。一方で、変動の振幅には差異が見られ、

MIS 16、12、6 の各氷期の海面低下量が大きく（Spratt and Lisiecki, 2016）、順に、ヨーロッパ

アルプス北麓のモレーン編年によって命名されたギュンツ、ミンデル、リス氷期に対比される。

他方、MIS 11、9、5 の各間氷期の最高海面高度は、他の間氷期よりも高くなったと考えられてい

る（Spratt and Lisiecki, 2016）。ここで、氷期と間氷期の海水準の差異（振幅）に着目すると、

MIS 12 から MIS 11 にかけてと、MIS 6 から MIS 5 にかけての海面上昇量が最も大きく、この

時期に最も広範囲に海成層が堆積し、海成段丘面（浅海底地形面）が形成されたと考えることが

できる。 
以上のことから、地殻変動速度が比較的小さいか、隆起域と沈降域の境界付近にあたる地域に

おいても、海成層や海成段丘の分布をもとに、MIS 11 と MIS 5 の高海水準期の海面高度を復元

できる可能性が相対的に高いと考えられる。日本列島のような湿潤な気候環境下においては、隆
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起が活発な臨海地域は、侵食作用を受けやすく、地形の保存状態が悪い。このため、広域にわた

って原面を追跡可能な最古の地形面は MIS 11 の海成段丘面のことが多い。他方、沈降運動の活

発な平野部では、MIS 11 の海成層や地形面は地下深部に埋没し、データを得るには長尺のオー

ルコアボーリングを必要とするため、調査は限られた地域でしか行われていない。しかし、今後、

地震探査やコアリングによって、データの密度を高めていくことは可能である。 
10 万年オーダーでみた時、地殻変動が比較的安定してきた地域、隆起域と沈降域の境界地域、

隆起から沈降あるいは沈降から隆起へと変化してきている地域において、MIS 11 の海成地形や

海成層を見出し、空間的、時間的に連続した地殻変動像を得ることは、重要な基本的課題であり、

地形学と地質学のアプロ―チを統合することによって達成可能となるという点で、実現性の高い

課題といえる。 

 
(2) 調査スキーム 

隆起・沈降の境界域といった地殻変動量の小さな沿岸地域では、氷河性海水準変動による侵食

基準面変化の直接的な影響を受けて、氷期に河谷が穿たれ、間氷期に谷が埋積され、cut & fill が
繰り返されてきた可能性が高い。このため、類似した深度に埋没する海成層であっても、同じ間

氷期に堆積したとは限らず、その層厚も一定しない。海進前の地形が低海面期に穿たれた河谷な

どの凹型地形であれば、海進の初期から海没し、谷を埋める内湾堆積物が厚く堆積する。海進前

の地形が河間に広がる段丘面などの凸型地形であれば、海進の末期にようやく海没し、段丘面を

覆う海成層は薄層となる。海成層堆積後の海面低下期に、海成層が陸成層によって整合的に覆わ

れる場合や、河川侵食を受けた後に上位の地層に不整合で覆われる場合も想定される。したがっ

て、たとえ薄層であっても海成層を確実に認定し、海面上昇期から高海水準期にかけてのどの時

期に堆積した地層であるかを識別するとともに、その堆積年代を推定して、MIS と対比すること

が肝要である（図 5.3.2-1）。 

以上を換言すると、長期的な累積地殻変動量が小さいと考えられる地域の地殻変動像を的確に

捉えるには、その前提として、氷河性海水準変動に応じた対象地域全体の地史を総合的にみる視

点が不可欠といえよう。具体的には、①事前に広域の既存地質柱状図を収集・分析し、地下構造

の大枠を予測しつつ、②海進・海退シーケンスを岩相対比可能な間隔で、堆積物の卓越運搬方向

（本調査地域においては海退期の延長川の流下方向）に数か所で群列掘削調査を実施し、③各コ

アを独立に、多面的、総合的に観察・分析し、堆積相解析を行った後に、④コア間の対比を行い、

③を再検討するとともに、①との関係性を俯瞰的に検討しなおすことが肝要である。 
したがって、地殻変動像の復元にあたっては、コアサイト、群列コア掘削域、広域の 3 つの異

なる空間スケールにおける評価を行うことになる。仮に、追加掘削を想定した場合に、（ア）群列

コア掘削域内で実施し、掘削密度を高め、コア間の対比を確実にするケースと、（イ）掘削域の外

側で実施し、掘削範囲を広げ、広域地殻変動との関係を追跡するケースとがありうる。結果的に

（ア）（イ）の優先度が拮抗するような配置での群列コア掘削計画が望ましいであろう。また、MIS 

11 の海成層は追跡しやすく、後述のように花粉群集による対比も可能なので、深度方向への研究

資源配分においては、予め MIS 11 相当層の推定深度を推量し、その深度まで到達する計画を遂

行することによって、上述した 2 つのケースの均衡を高いレベルで達成できる（少ないコア本数

で、より広域の地殻変動像を推定可能となる）と期待できる。 
以下、上記の③を中心に方法を述べる。コアのはぎ取り観察を行い、1/50 スケールで堆積構造

などを記載し、堆積物の粒度分析、全岩化学組成分析、テフラ分析を行い、珪藻、花粉分析結果

と総合して、堆積相解析を行った。 
本研究目的を遂行する鍵となる海成層の認定においては、貝化石、生痕、珪藻遺骸群集、全硫
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黄濃度などの複数の指標をクロスチエックし、認定の確実性を高めた。海成層の堆積年代の推定

においては、地層に挟まる火山灰層による編年、微化石層序編年、シーケンス層序モデルに基づ

く推定の各手法を組み合わせた。特に MIS 11 の層位推定においては、この時期に東日本各地で、

アカガシ亜族の花粉化石が多産することが知られているので（例えば、杉山・水野, 1991；楡井・

本郷, 2018）、花粉分析に基づく花粉帯の区分は有効である。 
ローカルな堆積空間形成速度は、隔海度（河床高度によってあらわされるローカルな侵食基準

面高度と海水準（河口高度）との関係を説明する）と、ローカルな地殻変動と、氷河性海水準変

動曲線の 3 つの組み合わせによって近似しうるので、氷河性海水準変動曲線と隔海度を仮定する

ことで、各間氷期の海成層が保存される可能性の高い分布深度と、地殻変動との関係を吟味する

ことが可能である（例えば、須貝ほか, 2013）。埋没海成層の現在の堆積深度と堆積年代を推定し

たら、その海成層が堆積した当時の汎世界的な海水準と堆積時の水深を加味し、さらに、海成層

堆積後の非テクトニックな圧密沈降の影響を評価することによって、当該海成層堆積後の累積上

下地殻変動量を推定できる（図 5.3.2-1）。 

 

 

図 5.3.2-1 隆起・沈降境界域における地殻変動評価のための調査スキーム 
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(3) 地殻変動速度の推定例 

上記の調査スキーム（図 5.3.2-1）に基づき、3 本のオールコアの堆積相解析から堆積環境を総

合的に復元し、海水準変動に対応したシーケンス層序を明らかにした。その結果は、図 5.3.2-2 と

図 5.3.2-3 にまとめられる。以下は、得られた結果に基づく地殻変動速度の算出事例である。 

 
・MIS 11 以降の地殻変動速度 
 GC-OY-2 における MIS 11 の海成層の上面高度として Unit15 の上面高度を採用すると、標高

－20.2 m となる。また、GC-OY-1 では Unit16 の上面高度を採用すると標高－41.2 m となる。

GC-OY-1 における Unit16 の上面は、上位の Unit14 に軽微な不整合をもって接しているが、

Unit14 による侵食量は無視できると考え、ここでは Unit16 の上面高度をもって議論する。MIS 
11 におけるユースタチックな最高海面高度は現在に比べて 6～13 m ほど高かった（Raymo and 

Mitrovica, 2012）ことから MIS 11 以降の変動量は GC-OY-2 で－26～－33 m、GC-OY-1 で－47
～－54 m と見積もることができる。また、その時期は約 40 万年前なので、MIS 11 から現在ま

での期間の平均上下変動速度は GC-OY-2 で－0.08 mm/yr、GC-OY-1 で－0.13 mm/yr と算出さ

れ、平均的には 0.1 mm/yr 前後の速さで沈降してきたと推定しうる。なお、主に泥層が圧密を受

け、非テクトニックな沈降が生じていると考えられるが、泥層の占める割合が総じて小さく、含

水率の深度方向への減少傾向も認め難いことから、テクトニックな沈降と比べ、かなり小さいと

考えられる。圧密の影響を加えれば、上記の平均沈降速度は若干小さくなる（ゼロに近づく）と

考えられる。また、厳密には、Unit16 の上面の堆積年代は、MIS 11 の最高海水準期と時期的に

若干ずれる可能性がある。その場合、最高海水準高度がやや低めに推定されるが、GC-OY-1, GC-
OY-2 コアの掘削地点は、古東京湾の最奥部に近く、ずれは千年オーダー以下であると考えられる

ことや、その期間内での海水準の変動幅は小さいと考えられるので、時期のずれは評価しないこ

とにした。以下、MIS 9 と MIS 5e についても、同様に、上記の時期のずれは評価しないことと

した。 

 
・MIS 9 以降の地殻変動速度 
 GC-OY-2 と GC-OY-1 の MIS 9 の海成層上面高度として、上部外浜～前浜相を示す Unit 12 の

上面高度を用いる。つまり、GC-OY-2 で－9.7m、GC-OY-1 で－24.1 m となる。MIS 9 では海面

高度が現在に比べて 9 m ほど高かった（Spratt and Lisiecki, 2016）ので、MIS 9（約 33 万年

前）以降の変動量は GC-OY-2 で－19 m、GC-OY-1 で－33 m と見積もられる。したがって、MIS 
9 以降の平均変動速度は GC-OY-2 で－0.06 mm/yr、GC-OY-1 で－0.11 mm/yr と算出される。 

 
・MIS 5e 以降の地殻変動速度 
MIS 5e の海成層上面高度には、デルタフロント相を示す Unit 5 の上面高度を用いる。つまり、

GC-OY-2 で 6 m、GC-OY-1 で 4 m、GC-NG-1 で－7 m となる。MIS 5e では海面高度が現在に

比べて 6～9m ほど高かった（Dutton and Lambeck, 2012）ので、MIS 5e 以降の変動量は GC-
OY-2 で 0~－3 m、GC-OY-1 で－2～－5 m、GC-NG-1 で－9～－12m と見積もられる。ここか

ら MIS 5e 以降の平均変動量は GC-OY-2 で－0. 03mm/yr、GC-OY-1 で－0.05mm/yr、GC-NG-
1 で－0.1 mm/yr と算出される。 

 
以上、過去 40 万年間の地殻変動速度を 40 万年間平均、33 万年間平均、12 万年間平均でそれ

ぞれ追跡すると、事例対象地域では地殻変動が過去 40 万年間、一様・一定というわけではなく、

約 10 万年オーダーで沈降が徐々に鈍化していることが読み取れた。 
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図 5.3.2-2 GC-NG-1、OY-1 及び OY-2 コアの堆積ユニット区分と堆積相の特徴と対比案 
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図 5.3.2-3 コア堆積物から認定した地層境界面と MIS との対比 

MIS 11 と MIS 5e の海進規模が大きく、海成層がオーバーラップして堆積した様子が伺える。

SA-WS1、GS-SB1、GS-YS1 の柱状図とそれらに示された地層境界面の MIS については須貝ほ

か（2013）に基づく。 

 
5.3.3 まとめ 

本事業では、沿岸堆積平野の隆起・沈降境界域における過去数十万年間の正確な地殻変動量や

地殻変動の時空間変遷についての実態を評価するために必要なアプローチを調査スキームとして

定式化した。この調査スキームの要点は、沿岸堆積平野における過去数十万年間に及ぶ地殻変動

を約 10 万年毎のマルチタイムスケールで追跡し、地殻変動が過去数十万年間、一様・一定なのか

否かを識別することにある。そして、この点において本調査スキームは、過去から現在までの地

殻変動の傾向の理解とその外挿に基づく地殻変動の将来予測の信頼性の向上に貢献するものと考

えられる。今後の課題としては、構築した調査スキームの実践を通した適用事例の蓄積が挙げら

れる。 
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5.4 隆起・侵食量評価手法の高度化に向けた段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討 

5.4.1  背景と目的 

数十万年前以降の隆起・侵食の時空間的傾向を把握するためには、隆起運動と海水準変動によ

って形成される段丘を用いた方法が重要な手法であり、法定調査において欠くことができない（図 
5.4.1-1）。段丘対比・編年は、そのための最も基礎的な技術であり、その高精度化や信頼性の向上

が必須である。 
段丘の対比・編年の主要な調査の一つは、段丘堆積物・段丘被覆層の堆積年代の調査である。

原理的に、段丘の離水年代は、段丘堆積物の堆積年代以降、被覆層の堆積年代以前で与えられる

からである。これを補う技術が、同時代と見做せる段丘を探す対比である。 
段丘の編年において中心的な年代調査法は、現在では、しばしばローム層と呼ばれる風成層か

らなる段丘被覆層中に見出されるテフラを利用した手法、すなわちテフラ層序である。その基本

的原理は、古い段丘ほどより古い時代に降下したテフラに覆われるというものである。しかし、

段丘被覆層は、離水以降の全ての時間の情報を記録しているわけではない。しばしば、離水後か

ら風成層定着までの時間間隙、後の時代における削剥・侵食によるテフラ層を含む堆積層の欠如

などがあり、例えば、目に見えるテフラ層の年代に引っ張られ、段丘被覆層の形成年代を新しく

見積りすぎる場合があることが指摘されている（幡谷ほか, 2005; 幡谷 2005 など；表 5.4.1-1）。 
一方、段丘堆積物の年代調査では、堆積物中に指標となるテフラ層を見出すこと、14C 年代測

定を行うことや、近年では、ルミネッセンス年代測定が行われることがある。しかし、段丘堆積

物はしばしば礫層など粗粒であり、その中にテフラ層が保存されていることは稀である。また、

ルミネッセンス年代測定に適した細粒堆積物は限られる。また、14C 年代測定は、適用可能な試

料を礫層中から見出すことはしばしば困難であり、かつ、10 万年といった年代レンジに対しては

適用外となる。 
このように、段丘の編年では被覆層のテフラ層序に依存するところが大きい。その解釈の幅が

不確実性を生み、それが段丘を用いた隆起量の見積りにも大きく影響することがある（表 
5.4.1-1）。 
これらの問題に対して、段丘堆積物の対比・編年が解決策となることが考えられる。幡谷（2005, 

2006）、濱田・幡谷（2011）は、主にテフラ層序隆盛以前に用いられていた、段丘礫の風化の程

度、段丘被覆層の色調及び地形面の開析度などの定性的な「経験的指標」に着目した。段丘堆積

物（特に、段丘礫層）の風化に関する様式、性状、過程及び要因さらには、地形面の開析状況、

それらの相互関係などが定量的かつ／または系統的に理解されるならば、一部のデータ欠如を補

完し、例えば、テフラが見出せない段丘の形成年代の推定の信頼性を向上させるなど、段丘の離

水年代決定の問題解決に資すると考えられる。 
これらも踏まえ、本事業では、二つのアプローチをとった。一つは、段丘堆積物のうち段丘礫

の風化様式、性状の把握を目的とした岩石風化過程の模擬実験（以下、「風化実験」という）で

ある。二つ目は、わが国における高位段丘、中位段丘及び低位段丘などといった段丘群ごとの風

化の様式、性状といった特徴の把握を目的とした既往文献を対象とした段丘の対比・編年に関わ

る基盤情報の整備である。 
平成 30 年度の風化実験では、試料とした砂岩、泥岩、溶結凝灰岩が、酸による溶解により、構

成鉱物のうち有色鉱物を選択的に失っていくことなどにより、岩種によって、風化の進み具合に

差が生じていることなどを確認した。平成 31 年度には、砂岩を主とした堆積岩に限っても、組

織、構成鉱物の違いなどにより、溶解速度等の溶解様式に差が生じると推定されることを確認し

た。また、天然の風化礫の観察・分析結果との比較により、実験結果が天然の風化作用の一部は

模擬できていると推定された。既往文献からの情報収集については、段丘礫の風化、段丘被覆層
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の赤色化といった現象が、古い段丘において進行しており、日本の各地の段丘において共通して

見出されることを確認した。 
これらを受け、今年度は、天然の段丘礫の風化度の定量的評価を目指す方向性を進めるため、

風化作用を左右する条件を絞り込むべく堆積岩のうち、岩石組織、性状の異なる試料を対象とし

た実験を行うこととした。また、既往文献に基づく我が国の段丘にみられる経験的指標に関する

風化性状の情報収集については、昨年度収集できていなかった文献情報の収集・整理、基づく段

丘を構成する地質の層序に関わる既存の知見の修正、再解釈により不確実性が大きいと考えられ

る段丘の編年がなされた地域の抽出などを行った。更に、室内実験で得られた岩石の溶解様式と

野外での段丘礫の風化の実態との比較検討を行うため、野外調査データの不足する低位段丘を対

象とした、露頭調査、ピット調査を実施し、段丘礫試料を採取した。 

 

 
図 5.4.1-1 本研究項目の立ち位置 

本事業における隆起・侵食に関する各研究項目の位置づけを俯瞰した図である。 
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表 5.4.1-1 段丘編年の違いが隆起量の見積りへ与える影響 宮城県仙台付近の例 

 

 
 
テフラの略号と降下年代は、町田・新井（2003）による。隆起量の指標となる段丘の比高値

（TT, FS’）は吉山・柳田（1995）の定義に従う。安達愛島テフラ（Ac-Md）の降下年代約 10

万年は層位的な判断によるので、もっと古くなる可能性あり（幡谷ほか、2005） 
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5.4.2  実施内容 

 岩石風化過程の模擬実験 

 1) 試料、手順及び方法 

宮崎平野を流れる複数の河川から河床礫を採取し、実験に供した。採取した河床礫は主に砂岩、

泥岩などの堆積岩類で、河川の上流部に分布する、四万十帯に由来すると推定される。分布する

四万十帯は、いくつかのユニットに区分されており、西部と東部のユニットの砂岩に組成に違い

があるとされている（木村ほか, 1991）。 
採取した河床礫を実験室で切断して断面を観察し、鉱物種や岩石組織の異なるものが含まれる

ように、砂岩・泥岩を中心として 26 個の礫を選び、実験用礫サンプルとした。試料の一覧を表 
5.4.2-1 に示す。 
実験は、平成 30・31 年度の実績、並びに結果の比較のしやすさを考慮して、濃硝酸を浸漬溶

液とし、試料を溶解させることとした。一部の試料については、溶け方の違いの有無を確認する

ため、希硝酸を浸漬溶液として使用した。これら酸への浸漬により、岩石を加速度的に溶解させ、

それを模擬的な風化と捉えたうえで、浸漬前後の試料の岩石・鉱物組織の変化や物理化学的変化

を観察した。 
選定した礫サンプルの各々から、顕微鏡観察及び SEM 観察などを行う岩石チップ試料（20×

20 ×10 mm 大）、水銀ポロシメータ測定を行うポロシメータ試料（10×10×20 mm 大）、およ

び XRD 分析を行う XRD 試料（10×10×20 mm 大）を切出し整形した（図 5.4.2-1）。浸漬前の

礫サンプルの性状や特徴を把握することを目的に、岩石薄片の作成・観察、光学顕微鏡観察、マ

イクロフォーカス X 線 CT 観察、SEM 観察、XRD 分析及びポロシメータ測定を行った。なお、

岩石薄片、XRD 分析及びポロシメータ測定は、他の非破壊分析とは異なり試料を切断もしくは粉

砕などする必要があることから、浸漬試料と同じ礫サンプルから別に切出し用意したものを分析

し、それを礫サンプルの浸漬前の性状とみなした。XRD 分析については複数の手法を用いた。タ

ングステン乳鉢でサンプルを粗粉砕した後、①1/4 を取り分けてメノウ乳鉢で手粉砕して不定方

位で測定、②1/4 を取り分けて水簸したのち、上澄みを採取して定方位で測定（必要に応じてエチ

レングリコールや塩酸処理）、③1/2 を取り分けて、鈴木（1992）の基質濃集の手法に基づき、水

簸したのち懸濁液を採取して定方位ならびに不定方位で測定した。 
浸漬実験には、富士フィルム和光純薬株式会社の精密分析用の硝酸を希釈しないもの（濃硝酸）

と、10 倍希釈したもの（希硝酸）の 2 種類を用いた。これは、酸の濃度の差が溶解の様式や速度

に及ぼす影響を把握するためである。岩石チップ試料・ポロシメータ試料・XRD 試料の浸漬は、

これらの酸 50 ml を入れたテフロン容器中で行った。テフロン容器は、試料投入後、容器の封を

固く締めたうえで、恒温器で継続して 50℃に維持した。浸漬期間は、平成 30・31 年度の実績を

踏まえて、全てのサンプルについて 45 日間とした。浸漬期間中は、15 日ごとに容器を開封し、

試料及び酸溶液の産状などに関する目視観察を行うとともに酸溶液を新しいものに入れ替え、浸

漬後の溶液は溶存元素分析用試料とした。 

浸漬終了後、岩石チップ試料・ポロシメータ試料・XRD 試料を酸溶液から取り出し、表面およ

び内部に付着した酸溶液を除去するため、イオン交換水で洗浄のうえイオン交換水中に数日間浸

漬させた。以上の工程が終了した後、各試料を浸漬後の分析に資した。分析手順は浸漬前の分析

と同様である。浸漬に使用した酸溶液は、岩石から酸溶液へ溶出した元素組成を把握するため、

ICP-OES 及び ICP-MS 装置により溶存元素濃度を分析した。なお、作業時における混染の把握

のため、試料を浸漬しない酸溶液をブランク試料として準備し、他の浸漬用試料と同様に、恒温

器に保管したうえで各実験期間後、溶存元素分析を行った。 
以上のことをまとめた実験フロー図、実験項目をそれぞれ図 5.4.2-2 及び表 5.4.2-2 に示す。
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なお、各項目の詳細な分析手順などは、付録 14 を参照されたい。 

 
表 5.4.2-1 実験用礫サンプルの岩種及び実験内容 

礫サンプル名 岩種 備考 実験内容 
R2MZ-01 砂岩 泥岩岩片を含む 

45 日間の 
濃硝酸浸漬 

R2MZ-02 砂岩 泥岩岩片を含む 

R2MZ-03 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-04 砂岩 泥岩岩片を含む 

R2MZ-05 泥岩 シルト質 

R2MZ-06 泥岩  

R2MZ-07 砂岩 泥岩岩片を含む 

R2MZ-08 砂岩  

R2MZ-09 砂岩 シルト質 

R2MZ-10 砂岩  

R2MZ-11 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-12 砂岩  

R2MZ-13 混在岩  

R2MZ-14 泥岩 シルト質 

R2MZ-15 砂岩 泥岩岩片を含む 

R2MZ-16 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-17 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-18 砂岩  

R2MZ-19 砂岩  

R2MZ-20 砂岩  

R2MZ-21 砂岩 風化 

R2MZ-22 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-23 砂岩 シルト質 

R2MZ-24 泥岩 シルト質 

R2MZ-25 泥岩  

R2MZ-26 砂岩 泥岩岩片を含む 風化 

R2MZ-27 砂岩 R2MZ-04 に同じ 
45 日間の 
希硝酸浸漬 

R2MZ-28 砂岩 R2MZ-09 に同じ 

R2MZ-29 砂岩 R2MZ-23 に同じ 

 
 

 
図 5.4.2-1 本実験で使用する整形試料（岩石チップ試料・ポロシメータ試料・XRD 試料） 
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図 5.4.2-2 本実験の実施フロー 

 
表 5.4.2-2 本実験における分析項目一覧表 

分析項目 分析目的 備考 
光学・実体顕微鏡観察 初生的な岩石組織の観察 浸漬前の試料のみ 

μX 線 CT 観察 試料内部の密度分布及びその変化 浸漬前後で測定 
SEM 観察 試料の微視的構造及びその変化 浸漬前後で測定 
XRD 分析 鉱物組成及びその変化 全岩分析・基質を濃集した分析を実施 

水銀ポロシメータ測定 試料の間隙率及びその変化 浸漬前後で測定 

元素分析 
試料から酸溶液に溶出した元素の

種類及びその存在量の把握 
ICP-OES と ICP-MS を併用（詳細は付録 14

を参照） 

 
 2) 結果 

実験結果を、目視観察、寸法・重量測定、マイクロフォーカス X 線 CT 観察、SEM 観察、XRD
分析、水銀ポロシメータ測定、溶存元素分析の順に以下に記す。令和 2 年度に得られた全実験結

果は、付録 14 中に収録した。 

 
 ① 目視観察 

すべての岩石試料で、酸浸漬により、脱色が確認された（図 5.4.2-3）。昨年までの実験と同様、

岩石試料の脱色は、比較的短期間で進み、収束しているように見える。均質な砂岩では、全体が

均質に脱色するが、泥岩岩片を含む砂岩では、砂岩部分での脱色が見られる一方、泥岩岩片部分

の脱色はやや弱い傾向にある。また、泥岩では、全体的な脱色は認められるものの、脱色の強い

部分と弱い部分があり、不均一であった。 
また、浸漬に伴い、酸溶液の色調は、黄色へと変化した。希硝酸に浸漬した試料では、酸溶液

の色調の変化とともに、オレンジ色ないし赤褐色をした粘性を持つコロイド状の沈殿が生じた。

また、試料によっては、酸に浸漬した際に気泡が発生し、わずかに発生するものからかなり大量
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に発生するものまで、さまざま見られた。浸液交換時の容器の蓋を開けた瞬間は、多くの試料で

NO2と見られる赤褐色ないし茶色のガスが容器から放出された。 
浸漬試料は、試料の角が丸くなるなどの顕著な形状変化は見られないが、浸液交換時の観察で

は、細かな欠片が僅かに生じる試料も存在した。また、試料に脈がある試料では、浸漬後に脈部

分が窪んだり、脈の境界部に隙間ができていたりするものが見られた。 

 
サンプル ID R2MZ-09 R2MZ-17 R2MZ-25 

岩相 砂岩 泥岩岩片を含む砂岩 泥岩 

浸漬前 

 
 

 

浸漬後 

 
 

 

図 5.4.2-3 岩石チップの色調・形状変化の例 

 
 ② 寸法・重量 

浸漬前後の試料の幅、奥行、高さの寸法は、ひびが入って、試料全体の寸法が若干大きくなっ

たものを除き、明瞭な変化見られなかった。一方で、質量に関しては、最小で 0.4g、最大で 3.8g、

平均 1.1g で、すべての試料で減少している。脈の鉱物が抜けた試料については、減少幅がやや大

きいが、それ以外の試料については、目視観察結果と減少幅と間に明瞭な関係は見いだせない。 

 
 ③ マイクロフォーカス X 線 CT 観察 

浸漬前後の岩石チップ試料の密度変化を把握することを目的に、マイクロフォーカスＸ線 CT
スキャナーによる観察を行った。CT 画像における輝度値（brightness value）は物質の密度に相

当する。よって、岩石試料において相対的に密度の高いものは高輝度値（より明るく）、相対的に

密度の低いものは低輝度値（より暗く）で表示される。浸漬前の試料はすべての岩石試料におい

て、試料内の輝度値は一様であったが、45 日浸漬後の試料は、試料によって試料の四辺に平行に

内部と比較して低輝度値を示す試料と示さない試料があった（図 5.4.2-4）。図 5.4.2-4 には浸漬

前後の密度変化の代表的な傾向の例として、3 つの試料について取り上げ、浸漬前（上段）およ

び 45 日浸漬後（下段）の CT 画像を示す。R2MZ-06 および R2MZ-07 の 45 日浸漬後の試料に

は、四辺に平行に低密度領域が見られ、低密度領域の幅の平均値は R2MZ-06: 1.155 mm，R2MZ-
07: 1.903 mm であった。低密度領域内には複数の空隙が認められることもある。 

R2MZ-06 は泥岩試料、R2MZ-07 は砂岩試料であり、試料を構成する粒子径が異なるが、2 つ

の試料で溶解の仕方は同様であった。これに対し、R2MZ-09 は 45 日浸漬後の試料に低密度領域

は認められなかったが、45 日浸漬後の試料には全体的に多数の空隙が認められた。浸漬前により

高輝度を呈していた部分が 45 日浸漬後に空隙となっている場合も見られた。 
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試料 45 日浸漬 R2MZ-06 45 日浸漬 R2MZ-07 45 日浸漬 R2MZ-09 

浸 

漬 

前 

  
 

浸 

漬 

後 

   

図 5.4.2-4 浸漬前後のマイクロフォーカス X 線 CT 画像 

 
 ④ SEM 観察 

方解石、シデライト、アパタイト、パイライト、モナズ石などが、選択的に消失し、一部の試

料で緑泥石が消失した。方解石はとくに溶解が速く、浸漬後には、ほぼ完全に消失した。また黒

雲母や一部の緑泥石は、形状には顕著な変化は認められなかったが、密度が低下したり、Fe や K
などの減少など、組成に変化が認められたりするものが多かった。一方、石英、斜長石、カリ長

石などは、実験期間中ほとんど溶解していない（図 5.4.2-5）。 
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R2MZ-9 R2MZ-17 R2MZ-25 

浸
漬
前 

   

浸
漬
後 

   

図 5.4.2-5 浸漬前後の鉱物の形状変化の例 

Bt：黒雲母 Ca：方解石 Chl：緑泥石 Ilm：イルメナイト Mv：白雲母 Pl：斜長石  

Qz：石英 Sd：シデライト 

 

 ⑤ XRD 分析 

XRD 分析は、全岩の試料の分析と、水簸により基質部分を集めて実施した分析を行ったが、基

本的に同様な結果が得られた。基質を濃集させた不定方位分析結果を表 5.4.2-3 に示す。すべて

の分析結果については、付録 14 に収録する。 
浸漬により試料中から顕著に消失した鉱物は、緑泥石、方解石であり、ドロマイト、バサナイ

トは浸漬前にわずかに確認されたが、浸漬後に認められなくなった。ただし、R2MZ-07 や R2MZ-
25 などでは、浸漬後の試料からも緑泥石が検出されており、すべての試料で完全に消失している

わけではない。泥岩ないし泥質な基質を多く含む試料で、緑泥石が残存する傾向が認められる。

一方、石英、斜長石、カリ長石は、浸漬前後でピークの変化がほとんど見られない。雲母につい

ては、もともとのピークが小さいこともあり、浸漬前後の変化は、確認できなかった。 
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表 5.4.2-3 XRD 分析で得られた鉱物組み合わせの浸漬前後での変化の例（基質濃集分析） 

 

石

英

斜

⾧

石

カ

リ

⾧

石

雲

母

緑

泥

石

カ

オ

リ

ナ

イ

ト

方

解

石

単

斜

輝

石

緑

簾

石

ド

ロ

マ

イ

ト

イ

ル

メ

ナ

イ

ト

黄

鉄

鉱

コ
ー

デ
ィ

エ

ラ

イ

ト

バ

サ

ナ

イ

ト

Qz Pl KF Mi Chl Ka Ca Cpx Ep Do Ilm Py Co Bas

前 〇 △ ・ + +

後 〇 △ ・ △

前 〇 △ ・ + +

後 ◎ △ ・ +

前 〇 ・ ・ + + +

後 〇 △ ・ + ・

前 〇 △ 〇 △

後 〇 △ + +

前 〇 △ + △ + +

後 〇 △ + + ・ +

前 〇 △ ・ ・ + ・

後 〇 △ ・ + +

前 ◎ △ + ・

後 ◎ △ +

前 △ + ・ + ◎ ・

後 〇 △ +

前 〇 △ ・ 〇

後 〇 △ △

前 △ △ ・ +

後 〇 △ ・ +

前 △ + + + ・

後 〇 △ △

前 △ △ ・ 〇 △

後 〇 △ ・ ◎

前 〇 △ + △ ・

後 ◎ △ △

前 〇 △ ・ + △ △

後 〇 △ ・ +

前 △ + +
後 ◎ △ +

前 〇 + + +

後 ◎ △ +

前 △ + + ・

後 ◎ + ・ +

前 ◎ △ ・ ・ +

後 ◎ △ ・ ・

前 〇 △ + +

後 ◎ △ +

前 〇 △ + ・ +

後 ◎ △ +

前 〇 △ + 〇

後 〇 △ + 〇

前 △ 〇 △ △ △

後 + △ + + +

前 △ + ◎ △ ・ ・ ・

後 〇 △ 〇 + ・

前 〇 + 〇 + ・

後 ◎ + 〇 + ・

前 △ + ・ + +

後 〇 △ ・ +

前 〇 + ・ + △ +

後 〇 △ ・ △ ・

前 △ + ・ + 〇 ・

後 〇 △ ・ ・

前 △ ◎ △ + +

後 ・ △ 〇 + +

※ XRDではピークが検出されていないが、SEMで浸漬前のChlの存在および浸漬後の消失を観察した。

R2MZ-15

サンプルID
浸漬

前／後

R2MZ-06

R2MZ-07

R2MZ-09

R2MZ-10

R2MZ-24

*ピーク高さ：◎>〇>△>＋>・ **ハイライトは浸漬後に鉱物のピークが消失したことを示す

R2MZ-02

R2MZ-03

R2MZ-04

R2MZ-05

R2MZ-08

R2MZ-11

R2MZ-14

R2MZ-12

R2MZ-13

R2MZ-16 ※

R2MZ-17

R2MZ-18

R2MZ-19

R2MZ-20

R2MZ-21

R2MZ-22

R2MZ-23

R2MZ-25

R2MZ-26

R2MZ-27
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 ⑥ 水銀ポロシメータ測定 

基本的にどの試料も 45 日間の浸漬を経て、有効間隙率が増加した（図 5.4.2-6）。個々の測定

結果については、付録 14 に収録する。 
有効間隙率の増加は、初期間隙率が 1%前後以下の場合は、増加幅は小さい。例外としては、

R2MZ-09 は 1.1%だった初期間隙率が、浸漬後に 31.0%まで増加しているが、この試料は XRD
分析により方解石が多く含むことが確認されている。方解石のような非常に溶解され易い鉱物が

多く含まれている場合を除くと、基本的には初期の有効間隙率が大きい方が反応が進みやすいよ

うに見える。具体的には、初期間隙率が 2%より大きいと、45 日浸漬後に 5%前後まで増加して

いる。また、方解石と緑泥石の両方を浸漬前に含まない 3 試料（R2MA-06, -10, -16）のうち、06
と 10 については浸漬前の有効間隙率が他のサンプルと比べて低く、浸漬後の有効間隙率も小さ

いままとなっていた。 

一方、間隙径分布の変化は、初期間隙が認められる試料では、浸漬後にはもともとあった間隙

径の間隙が増加するものや間隙径がやや拡大するように変化するものが多く認められる（図 
5.4.2-7）。また、初期間隙が乏しい試料では、1μm 以下の細かな間隙が形成されている。例外的

なものとしては、方解石に富む R2MZ-09 があり、初期状態では目立った間隙径の分布を示さな

かったにも関わらず、浸漬後には 10μm 前後の他の試料に比べて際立って大きな間隙径をもつ間

隙が生じていた（図 5.4.2-8）。 

希硝酸浸漬試料と濃硝酸（希釈なし）浸漬試料との間隙率と間隙径分布を比較すると、間隙率、

間隙径分布は前者の試料で若干、小さめな傾向を示すものの、ほとんど変わらず、類似した値を

示すことを確認した。 

 

 

図 5.4.2-6 有効間隙率の変化 
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図 5.4.2-7 間隙径分布の変化（R2MZ-13） 

 

 

  
 

図 5.4.2-8 間隙径分布の変化（R2MZ-09） 

 
 ⑦ 溶存元素濃度測定 

浸漬後の酸溶液の測定結果（図 5.4.2-9）を見ると Al 、Fe、Mg などの元素が、検出されてお

り、すべての試料から共通して溶出していることがわかる。また、Ca は、方解石に富む試料の浸

漬液からは、高い値で検出されているが、そうでない浸漬液では低い値となっている。Na、Ti は、

いずれの試料でも低い値となっており、とくに Ti は ICP-OES の定量下限値以下となっているも

のが多く、ほとんど溶出していない。 
溶出元素の量は、いずれの試料、元素でも浸漬初期の 15 日後の浸漬液で最も濃度が高く、次い

で 30 日後の試料となり、45 日後の浸漬液の濃度が最も低くなっている（図 5.4.2-10）。すなわ

ち、いずれの試料のどの元素を見ても、浸漬初期に溶出が最も進み、後の方になるほど溶出が進

まなくなっている。 
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図 5.4.2-9 浸漬酸溶液の溶存元素濃度の測定結果（浸漬 15 日後の硝酸溶液） 

 
図 5.4.2-10 浸漬 15,30,45 日後の酸溶液の溶存元素濃度の測定結果比較 

 
 3) 考察 

 ① 溶解鉱物種・元素 

マイクロ X 線 CT 観察、ポロシメータ測定、X 線分析顕微鏡、SEM 観察、ICP 分析などの観

察・分析結果から、岩石試料では、特定の鉱物、元素が選択的に溶解していることが推定される。
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これは前年度までの実験結果を追認する結果といえる。 
今年度の実験で扱った堆積岩に含まれる鉱物では、方解石、緑泥石、雲母の順で溶けやすいこ

とが推定される。中でも方解石は、非常に溶けやすく、浸漬前に多く含まれていた試料でも浸漬

後にはほとんど完全に溶け切ったことが XRD 分析、SEM 観察から確認された。また、この溶解

は、浸漬液に Ca が溶け出していることからも確認できた。方解石のほか、わずかに含まれるド

ロマイト、シデライトなどの他の炭酸塩鉱物についても、同様に溶け切っていると推定される。 
方解石（およびその他の炭酸塩鉱物）に次いで溶けやすい鉱物と考えられるのが、緑泥石であ

る。SEM 観察では、多くの部位で溶解による消失が生じ、窪みができていることが確認できた。

ただし、方解石ほど完全に溶けきっておらず、試料によっては XRD でも確認できる程度に残っ

ているものも存在した。こうした溶け残りの緑泥石の場合、SEM による観察や EDS 分析によれ

ば、顕著な外形の変化が認められない場合でも、密度の低下や Fe の減少が認められており、ま

た、ICP 分析でも Fe の溶出が確認できることから、重金属が選択的に抜け出ていることが推定

される。 
このような重金属の選択的な溶けだしは、雲母についても推定される。雲母は、方解石や緑泥

石とは異なり、SEM 観察で確認できる程度の外形の顕著な変化は認められない。また、XRD 分

析結果でも浸漬後の試料からごく普通に検出されている。しかし、雲母も、緑泥石と同様に SEM
観察・分析により、重金属の抜け出しによると推定される密度の低下が見られ、とくに Fe を含

む黒雲母では明らかな密度の低下が確認された。雲母からの重金属の溶出は、ICP 分析の結果か

らも推定でき、緑泥石・シデライト・パイライトなどを含まない試料でも、浸漬溶液から Fe、K
が検出されており、雲母からの溶出が推定される。 
今年度の実験では、鉱物からの重金属の溶出だけでなく、重金属の沈殿現象も観察された。希

硝酸を用いた浸漬実験では、浸漬溶液の交換の際に、オレンジ色ないし赤褐色の粘性のあるコロ

イド状の沈殿物が観察された。これは、水酸化鉄などのコロイドと推定される。希硝酸の浸漬を

行った試料は、濃硝酸でも浸漬を行っているが、濃硝酸を用いた浸漬ではこのような沈殿は生じ

ていない。このことは、希硝酸が重金属を溶出させるために水素イオンが消費され、浸漬液が中

性に近づき、かつ酸素が存在する雰囲気下であるため、いったん溶け出た重金属の内、酸化・沈

殿し易い Fe が沈殿したものと推定される。このような沈殿は、より弱い酸によって重金属の溶

出、移動、沈殿が生じている天然と類似した現象を示している可能性が考えられる。 
砂岩を構成する主要な鉱物である石英、斜長石、カリ長石については、45 日間の浸漬期間中を

通じて溶解していることを示すデータは全く得られていない。XRD のそれぞれのピークは縮小

が見られず、SEM 画像にも溶解を示す様子は見られない。 
以上のことから、風化のし易さにつながると考えられる岩石の溶解は、方解石などの炭酸塩鉱

物、緑泥石や雲母などの基質を構成する粘土鉱物の種類と量比に影響を受けることが推定される。 

 
 ② 岩石組織と溶解の進展との関係 

昨年度までのものを含むこれまでの一連の酸浸漬実験のマイクロ X 線 CT の観察結果などか

ら、岩石の溶解は、基本的には、岩石の表面付近から徐々に内側へ進展していると考えられる。

一方で、今回の一連の実験では、比較的速やかに溶解が進み、45 日間後には、試料の芯の付近の

部分まで全体にわたって細粒の空隙が増加し、マイクロ X 線 CT で観察される低密度部が及んで

いる試料もある。このような溶解様式を取る試料は、浸漬実験開始前に肉眼観察で風化している

ことが確認できた試料が多く、これらは、他の試料に比べて元々の間隙率が高く（概ね 2%以上）、

それが浸漬後に 5%程度以上まで増加している。また、間隙径の拡大も顕著なものとなっている。

ただし、元々の間隙率が 1%の低い試料であっても基質に多量の方解石を含んでいた試料は中心
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まで溶脱が進む変化を示している。 
方解石を大量に含む試料では、酸浸漬後に間隙率が 30%超まで上昇したが（R2MZ-09, 28）、こ

れらの試料では、SEM 観察により、基質部分が溶解により明瞭に窪んでいる様子が確認され、か

つ薄片観察により、浸漬前の試料の基質部分が炭酸塩鉱物で充填されていたことが確認されてい

る。このため、間隙率の上昇には、方解石の溶解が大きく寄与していると考えられる。ただし、

方解石の溶解のみで 30%超の間隙率の上昇をすべて賄っているとは考えにくく、そのほかに、基

質の溶解による間隙の拡大による細粒粒子の脱落や反応面積の増大に伴って、緑泥石等の別の可

溶鉱物の溶解が促進された可能性も考えられる。 
一方、泥岩など、細粒な組織を持ち、かつ浸漬前の初期間隙率が 1%以下程度と低い試料では、

浸漬後、外縁部に比較的明瞭な密度低下部が形成されており、溶脱が試料の芯の部分にまで達し

ていない。砂岩礫でも、浸漬前の初期間隙率が 1%以下程度の試料では、同様に外縁部に密度低下

部を持つが、密度低下部は、泥岩試料ものに比べて厚く、境界が不明瞭となっている。 
このような低密度部では、基質部分とともに、元々CT で見て高輝度であった密度の高い粒子

が選択的に溶解して空隙になっている様子が観察される。このことは、重金属に富む鉱物粒の溶

解を示していると推定される。 
一方、細粒な部分と粗粒な部分とが不規則に波打ったように混合している岩石では、上記のよ

うな試料外縁部あるいは全体的な低密度部が形成されず、浸漬前に密度が高かった部分において、

全体的に密度が低下するような不規則な溶脱が生じている。 
今回の一連の実験では、砂岩を主とする堆積岩礫を浸漬試料としており、砂粒子を構成する石

英、斜長石、カリ長石が溶解しないことから、上記の密度低下部の形成は、基質の選択的溶解に

よるものと考えられる。基質の選択的溶解は、浸漬後の間隙径分布からも説明できる。 
間隙率の上昇、つまり岩石組織の密度低下が生じている試料の間隙径分布をみると、多くの試

料で、浸漬前にもともとあった間隙径の間隙が増加するように間隙率を上昇するもの、あるいは、

元々あった間隙より若干大きい間隙径に成長するような形で間隙率を上昇させるものが多い。ま

た、形成される間隙の間隙径は、多くが 1μm 以下のサイズとなっている。こうした観察結果は、

基質部分のスケールがそれぞれの岩石ごとに限定されているため、基質の溶解によって生じる間

隙の間隙径が規制されていることによるものと考えられる。 
以上の観察事実および前節で確認してきた鉱物の変化、重金属の挙動を考慮すると、岩石の溶

解の仕方は、間隙率および間隙分布、ならびに基質などを埋める方解石など溶解速度の大きな鉱

物の含有量比に規制されていると推定される。基質部分の組織と鉱物に限定して考えるならば、

細粒で、間隙率が低く、間隙径が小さい組織を持ち、かつ基質鉱物としては比較的溶けにくい雲

母の量比が多くなれば、溶解が遅く進み、逆に間隙率が高く、間隙径が大きい組織を持ち、かつ

非常に容易に溶ける方解石の量比が多ければ、溶解が速やかに進むと推定される。例えば、R2MZ-
25 では浸漬後にも XRD で検出できるほど緑泥石が残っているが、この試料は緻密な泥岩であり、

砂岩に比べ溶解が進みにくかった可能性が考えられる。 

このように岩石の組織が溶解の進展に影響を与える可能性があるならば、それぞれの岩石自身、

溶解の進展の過程で生じる組織変化により、刻々と溶解の進展のスピードなどが変わっていく可

能性も考えられる。今回の実験でも ICP 分析結果は、溶出する重金属量が実験期間の後半ほど減

少する傾向が見られる。この結果は、溶脱する重金属元素を含む鉱物が減少したこと、および重

金属を溶脱させる鉱物が試料の中心付近のもの移ったことなどが可能性として考えられる。いず

れにしても、溶脱、溶解の進展過程については、複数の要因が複合していると考えられ、条件を

整えた実験やより長い浸漬期間を取った実験、あるいは野外観察等による実データの蓄積などに

より検証していく必要があると考えられる。 
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 ③ 溶解実験結果の段丘対比・編年指標への反映 

昨年度、天然の風化砂岩礫の EPMA 分析結果と酸浸漬の風化模擬実験の浸漬試料の分析結果

の比較から、Ca、Fe、Mg などの重金属が礫の内部で溶かしだされ、移動している様子が共通し

て確認できることを示した。こうした比較などから、酸の浸漬実験は、天然の段丘礫の風化現象

を少なくとも、重金属の溶脱およびそれに伴う鉱物の溶解という点について、部分的には、再現

できていると考えられる。 
段丘礫の風化現象を段丘対比・編年の指標として、精度・信頼性を向上させるためには、風化

程度を客観的に理解できる形で定量化できることを示す必要があると考えられる。一括りに砂岩

あるいは堆積岩と呼ばれる岩種においても、これまでの野外での観察事例から風化の様式にはバ

リエーションがあり、現状では、簡単に、また、客観的に認知できる形で定量化できるものでは

ないと認識されていると考えられる。 

今年度、肉眼観察をはじめとして、さまざまな方法での観察、並びに分析を行った結果、砂岩

を含む堆積岩において、基質鉱物の種類と粒度、間隙率などの組織が溶解の進展過程を支配する

ことが確認された。 
基質の鉱物の種類は、いくつかあるが、主要なものはごく限られ、また、量も限られた範囲に

なると考えられる。間隙率、間隙径についても、粒径、基質鉱物種、続成作用の程度などにより

幅を持つことが推定されるものの、特定の範囲で連続的に移り変わる性質をもつと推定される。

これらのことから、基質の鉱物の種類・量比、間隙率などの組織などの情報を定量的に比較する

ことで、岩石の溶けやすさが定量的に評価でき、そこから風化に要する時間の長さを見積もるこ

とのできる可能性が考えられる。 
数十万年にも及ぶような砂岩の風化では、斜長石やカリ長石などの砂粒子を構成する鉱物も溶

けていくと推定される（西山・松倉, 2002）。しかし、これまで行ってきた実験結果で明らかにな

っているように、斜長石などの鉱物は、基質を構成する粘土鉱物やセメント鉱物、有色鉱物に比

べてはるかに溶けにくいことが明らかである。つまり、斜長石やカリ長石の溶解開始のタイミン

グは、基質鉱物の溶解とそれに伴う間隙率の増大が影響すると推定される。カリ長石は斜長石よ

りも風化で溶解しにくいと推定されており（西山・松倉, 2002）、かつ通常の砂岩では、斜長石比

べて含有量が少ないことが多い。このため、斜長石の溶解し始めた砂岩礫では、その溶解速度が、

風化の程度を支配すると推定される。その後の間隙率の増大や鉱物・元素の消失などの風化過程

については、基質の溶解した後の間隙分布、石英に対する斜長石、カリ長石の量比などが、どの

ように影響するかについて天然の段丘礫の調査・分析を通じて検証していく必要がある。 
以上に見てきたように、基質の鉱物の種類とその量比、岩石の組織の違いが岩石の溶解の速さ

をかなりの部分で支配する要素であることが明らかになってきた。こうした情報は、年代の同じ

段丘間の段丘礫の風化程度の違いあるいは時代の異なる段丘の風化度の類似性を評価する上で、

有用となる可能性がある。 

 
 4) まとめ 

本実験では、段丘礫の風化を模擬した室内溶解実験を実施した。 
酸溶液中への岩石試料の浸漬とその前後の観察及び分析の結果から、砂岩を主とする堆積岩で

は、初期間隙率の違いや基質の鉱物の溶けやすさの違いにより、溶解過程に差が生じることが確

認された。こうした実験結果から段丘礫の風化程度の差やばらつきの理解を客観的に説明できる

と期待され、天然の事例の蓄積と実験データとの比較検討を行うことにより、天然における風化

をより定量的に理解・評価できる可能性をある。 
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 段丘の対比・編年に関わる基盤情報の整備 

 1) 手順・方法 

昨年度までの本事業において、我が国で柱状図の形で記載されている段丘を構成する地質、す

なわち、段丘堆積物の基盤、段丘堆積物及びその被覆層に見られる、表 5.4.2-4 に示すような経

験的年代指標の情報整理を行った。具体的には、濱田・幡谷（2011）で実施された段丘の分布に

関わる文献調査を参考に、段丘を構成する地層の柱状図を収集・整理した。これを受けて、本年

度は、昨年までに収集できなかった文献情報の追加、段丘を構成する地質の層序に関わる既存の

知見の修正、再解釈により不確実性が大きいと考えられる段丘の編年がなされた地域の抽出など

を行った。なお、ここで言う修正は、新しいテフラ層序データの反映や複数の先行研究のデータ

の組合せからなどのことで、本研究独自で行う経験的指標に基づく解釈を含まないこれらの作業

をここでは単にコンパイルと呼ぶ。一方、緒言で述べた本研究の基本的な考え方に沿って実施し

た経験的指標の観点からの見直しによって得られた編年の作業仮説をここでは（本研究の）再解

釈と呼ぶ。 

 
表 5.4.2-4 着目した経験的年代指標の例 

対象段丘

構成物 
着目対象 

段丘堆

積物 

（特に、

礫層） 

層厚、構成物（シルト、砂質シルトなど）、段丘礫表面の産状（色調・

凹凸など）、段丘礫基質の締まり具合、段丘礫の風化殻の厚さ、ク

サリ礫の有無、量、割合、程度など 

段丘被

覆層 

層厚、構成物（シルト、砂質シルトなど）、粘土化の程度、

クラックの有無、色調、火山灰層の有無、など 

基盤 地層・岩石の種類、風化帯の色調、厚さ、硬さ、など 

 
 

 2) 結果・考察 

追加で集めた文献・資料は、全部で 443 点である。収集範囲は、国土地理院 5 万分の 1 地形図

の図郭数にして 194 面（昨年比+29 面）で、収集した柱状図の位置は 1920 箇所（昨年比+92 箇

所）である（図 5.4.2-11）。本事業でここまでに収集した文献のリストを付録 15「段丘の対比・

編年の高精度化に関わる文献調査 収集文献一覧（2019‐2021 年度）」中に収録した。データの

追加はあったものの、西日本地域の方が、柱状図を見いだせなかった空白域（中国地方、四国地

方）が目立つ点は昨年度から変わらず、今後これらの地域についても、段丘を構成する地質の情

報をさらに拡充する必要がある。ただし、このことは、調査の初期において簡便に段丘の対比・

編年に関わる情報を与えうると考えれば、本研究の重要性がこれらの地域で相対的に高くなりう

ることも意味している。 
以下に、ここまでに収集したデータのうち、濵田・幡谷（2011）に示された 50 地域（国土地

理院 1/5 万地形図の図郭単位）以外で、経験的指標がテフラ層序等の他の年代情報との関係が報

告されている地域でコンパイルした 24 地点の編年図（図 5.4.2-12）を示し、段丘を構成する地

質、本研究でいう経験的指標のいくつかについて俯瞰した結果を述べる。大局的には、昨年度ま

でに見出された傾向は変わらず、濵田・幡谷（2011）で指摘した南北の変化傾向が見られる。繰

り返しになるが、柱状図記載に立ち戻りうること、つまりは、既存データの追跡性が高まったと

言えよう。 
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図 5.4.2-11 本事業で収集した柱状図の位置 

昨年度までに本事業で収集された箇所に加え、今年度補足した箇所を加えている。国土地理院

の 1/5 万地形図の図郭のうちの 194 面から、1720 の柱状図・地質断面図を収集した。 
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図 5.4.2-12 テフラ層序等の他の年代情報と経験的指標の関係が報告されている 24 地域でコン

パイルした編年図 

濵田・幡谷（2011）の 50 地点以外のもの。凡例は図 5.4.2-13 に同じ。 
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 ① 段丘堆積物 

基本的に、昨年度までに得られた傾向から外れるようなデータは見出せなかった。 
段丘堆積物としては、礫層、砂層及びシルト層が記載されており、特に内陸部の河成段丘にお

ける記述が多い。ただし、日本全国を通じてみると、東日本と比べると、西日本では河成段丘自

体の記載例が少なく、段丘堆積物に関する記載も少ない。今年度も文献を収集したが、新たな文

献情報も極めて少なかった。従って、河成段丘の記載が見られる地域は、中部山岳地域、東海、

北陸地域、四国の山岳地域、九州の宮崎平野などと、依然限られている。 
海成段丘については、礫層、砂層に関する記述があるものも存在するが、記載そのものがない

ものが多く、今年度の追加情報も限られた。このため、海成段丘の段丘堆積物については、対比・

編年に用いることのできる年代情報を含む性状の傾向を得ることが依然難しい。 
一方、河成段丘については、これまでの成果をまとめると、数 m 以上の比較的まとまった厚さ

を持つ礫層が発達していることが多く、これに砂層やシルト層を挟む場合もあったが、砂層やシ

ルト層のみからなるような段丘堆積物は稀であった。河成段丘を構成する地層の記載の一般的な

傾向として、基本的に、高位の古い段丘で風化が強いことを示す記載が見られ、低位の新しい段

丘では新鮮あるいは未風化の状態を示す記載が見られ、中位の段丘ではそれらの中間的な性質の

風化状態が記載されている。段丘礫の風化の状態を具体的に示す表現としては、クサリ礫を含む、

クサリ礫化する、赤褐色を呈するといった礫の脆さや色調の変化に着目した表現が一般的である。

つまり、これらの情報は、段丘の形成年代を推定するうえでの情報として活用できると考えられ

る。ただし、クサリ礫の記載を見ると、岩石種により風化のしやすさに違いがあることが確認さ

れている例がある（濱田・幡谷，2011）。例えば、寒川ほか（1985）では、奈良盆地に分布する

段丘の段丘礫について「チャート礫以外はクサリ礫になっている」との記載があり、チャート礫

は、あまり風化しないことが確認できる。逆に、花崗岩の礫は、他の岩石種の礫に比べて、風化

し易いとみられる（山中・八木, 1987；幡谷, 2005 など）。 

段丘礫の風化程度を評価する上で参考となる記述としては、段丘礫に形成される風化被膜の厚

さも挙げられる。風化被膜はすべての岩石種で認められるわけではないが、玄武岩、安山岩、砂

岩などで確認されており、形成年代の古い段丘のものほどその厚さが厚くなることが報告されて

いる（栗山ほか, 2006）。このため、風化被膜の厚さは、段丘形成年代の指標となるとされている

（濱田, 2012）。今回の文献からの情報収集についても、風化被膜の厚さに関する情報の抽出を試

みたが、厚さに関する記載は、ほとんど見られなかった。このため、風化被膜の厚さと段丘形成

年代の関係については、今後も野外での実例を蓄積し、信頼性を向上させていく必要がある。 

 
 ② 段丘被覆層 

段丘被覆層についても、昨年度までに得られた傾向から外れるようなデータはなかった。 
段丘被覆層に関して、テフラ記載はもとより、層厚、色調、クラックの有無、粘土化の程度な

どの情報を収集した。 

まず、段丘被覆層の層厚は、一般的な傾向として高位の古い段丘で厚く、低位の新しい段丘で

は薄い傾向が明瞭である。段丘被覆層は、ほとんどが風成堆積物からなるため堆積期間が長くな

るほど、厚くなるのは、当然と考えられる。しかし、段丘被覆層に再堆積が生じるという事例も

あるので（濱田・幡谷, 2015）、注意が必要である。また、九州などの大量の火山灰の供給が推定

される地域では、若い年代の段丘にも厚い段丘被覆層が載っている事例が散見される。このよう

なケースは、被覆層の再堆積も疑われる。 
次に色調は、濱田・幡谷（2011）が整理した被覆層記載の共通性にもある通り、一般的な傾向

として高位の古い段丘で赤みを増し、記載内容としては、赤色土（ローム）、赤褐色土（ローム）
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などがある。低位の新しい段丘では、赤みが強いといった記載は見られず、より淡い褐色に近い

色調で表現されている。濱田・幡谷（2011）は地域差についても言及しているが、赤色土という

記載が、西日本では東日本よりも若い段丘（中位段丘）に散見される。 

 
 ③ 段丘堆積物／礫層下の基盤 

段丘基盤に関する文献上の記載としては、上記の段丘堆積物と段丘被覆層に関する記載に比べ

ると非常に限られる。これは、基盤に段丘の形成年代に関する直接的な年代情報がないためと考

えられる。昨年度の報告で、段丘堆積物あるいは段丘被覆層の風化の程度から、段丘の離水以降

の風化の継続期間の情報を得られると考えれば、段丘の基盤上部の風化についても、対比・編年

に活用できる情報が得られる可能性があると言及しているが、以前有用なデータは見出せなかっ

た。 

 
 ④ 経験的示標を重視した段丘対比・編年の具体化に向けた検討 

本研究の目的は、既存の段丘対比・編年の枠組みの中に、各種の経験的指標の層位を位置づけ、

それらの経年変化を追うことで、経験的示標の汎用性、年代感を明らかにすることである。この

ための基礎情報の整備として、段丘の現記載に対して新しいテフラデータ（新記載、降下年代の

更新など）に基づく再整理が必要である。さらに、この検討の過程では、テフラ層序に見られる

不確実性、つまりは、離水後から被覆層定着までの風成層の欠如に起因する編年の不確実性を評

価することも必要である。先にも触れたが、段丘対比・編年の誤り、特に年代の若取りは、隆起

量を過大に評価したり、誤った隆起量分布から導かれる誤った断層の運動像を与えたりするとい

った影響がある。これに対して、経験的指標に基づく全国規模での経験則とデータ再解釈により、

誤りを修正する機会を与えるというのが、本研究の戦略である。これは、幡谷ほか（2006）で示

された段丘対比・編年戦略を踏襲するものである。機会を与えるとは、言い換えれば、優先度が

高い調査箇所、効果的なデータが得られる調査箇所など、具体的な調査の投資箇所を提示するこ

ととも言い換えられる。 
そこで、手順・手法の項でも触れたが、以下では、新しいテフラ層序データの反映など、経験

的指標に基づく解釈を含まない修正をコンパイル（図 5.4.2-13）、前述した基本的な考え方に沿

って実施した経験的指標の観点からの見直しによって得られた編年の作業仮説をここでは（本研

究の）再解釈と呼ぶこととし、段丘を構成する地質の情報整理を進めた。 
図 5.4.2-13 にコンパイル・再解釈の事例を示す。九州の北東部、豊岡図福・宇佐図福に分布

する河成段丘群を取り上げた。まず、豊岡図郭のコンパイルでは、阿蘇 4 と段丘との関係が新た

に報告され、その事実に沿って武蔵野面相当（MIS5c）とされていた竜王面の離水年代を阿蘇４

降下以降に修正した。さらに、現河床とほぼ平行な河川縦断形状に着目し、高海面期に形成され

た段丘であるとの判断に基づき、再解釈としてその形成時期を MIS5 に絞った。一方、下末吉面

相当と考えられていた上ノ原 I・II 面が、それを覆う軽石堆積物の堆積年代が 60 から 70 万年前

とする見解が出たことに基づいて、MIS16-17 に形成された段丘面であると修正された。ただし、

一つ低位の段丘との比高はそれほど大きくなく、かつ、年代差が著しく大きいことから、上ノ原

I・II 面をそもそも段丘面として考えて良いか疑問が残る。一方的、東隣の宇佐図郭では、上ノ原

I・II 面に地形学的に対比される上位砂礫台地にくさり礫などの記載が見られ、年代がコントロー

ルされた経験的指標情報となる。 
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図 5.4.2-13 段丘対比・編年のコンパイルと再解釈の例 
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（図 5.4.2-13 の凡例） 

 
 3) まとめ・今後の課題 

昨年度に続き、我が国に分布する段丘について、それらを構成する地質柱状図・断面図の収集

を行い、段丘堆積物、段丘被覆層、基盤の地質及び風化性状など、経験的年代指標に関わる情報

などを追加した。 
これら収集・整理したデータに基づき、経験的示標を重視した段丘対比・編年の具体化に向け

た検討を行った。まず、テフラ層序データ等の年代データがある地域の経験的指標を有する段丘

の編年について検討し、濵田・幡谷（2011）に矛盾する情報がないことを確認した。続いて、経

験的指標による再解釈の例示を行った。 
テフラに過度に依存した段丘編年の不確実性、特に、隆起量の見積もりへの影響が大きい被覆

層の欠如に基づく段丘の形成年代の若取りの論点を示し、テフラ層序に代表される経験的示標以

外の情報を用いた段丘対比・編年の修正と、経験的示標重視の編年の再解釈を行なった。経験的

指標に基づくデータ再解釈により、誤りを修正する機会を与えるものである。言い換えると、優

先度が高い調査箇所、効果的なデータが得られる調査箇所など、調査計画立案の参考情報となる

具体的な調査の投資箇所を提示することにあたる。 
今後は、経験的指標の出現する層位的な同時代性あるいは年代情報などの有無などを確認し、

さらには、コンパイルと再解釈を進めることが次のステップである。段丘礫の風化を指標とする

場合、本事業でも取り扱っている礫種による違いの解明も重要なテーマであることから、礫種の

違いを整理するなど、地域性への対応も課題である。併せて、日本全国で活用可能な段丘対比・

編年の基礎情報としての充実と公表できる形への整備、先行研究で示された見解の修正箇所とそ

の根拠を与える情報の整理を図ることが必要と考えられる。 
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 野外調査による段丘構成物の風化性状調査 

 1)  調査対象の選定手順・方法 

段丘構成物（段丘礫および段丘被覆層）の風化現象を指標とした対比・編年を行うためには、

各年代のそれぞれの構成物の風化性状を明らかにしておく必要がある。本事業に先行する過去の

事業である「高レベル放射性廃棄物等の地層処分技術に関する調査等事業（沿岸部処分システム

高度化開発）」（以下、「沿岸部」と略す）では、宮崎平野に分布する中位・高位の各段の段丘構成

層の野外観察ならびに採取試料の室内観察・分析を実施し、風化性状に関する情報を蓄積してき

た。しかしながら、当事業では、低位段丘の良好な露頭が少なく、十分な調査・分析が行われて

いない。このため、新鮮な風化前の河床礫から中位段丘の風化礫に至る風化過程のデータが不足

している。 
今回、データの不足を埋めるため、再度、宮崎平野、一ツ瀬川流域の低位段丘の Lf4-1 段丘の

２か所の露頭の調査と露頭が得られない Lf3 段丘に対する１か所のピット調査を行った（図 
5.4.2-14）。ピット候補箇所は、空中写真ならびに DEM を用いて調査対象とする段丘面上にある

こと、ならびに掘削調査の障害とならない平地と候補として絞り込んだ後、現地確認を行って選

定した。 

 
 2) ピット壁面および露頭面観察・試料採取 

それぞれ露頭柱状図、ピット壁面図を図 5.4.2-15 に示す。ピット壁面写真、露頭写真、スケッ

チ、柱状図に示す通り、それぞれ、中位段丘などの風化した段丘礫に比べると新鮮に見える礫層

が確認された。 
Lf3 段丘に掘削されたピット（石貫神社ピット）では、層厚 50cm 以上（下限未確認）の礫層

からなる段丘堆積物とこれを覆う粘土層およびテフラを挟むローム層、黒ボク層を確認した（図 
5.4.2-16）。Lf4-1 面の露頭である、童子丸露頭では、少なくとも層厚１ｍの礫層からなる段丘堆

積物（図 5.4.2-17）、穂北露頭では、層厚１m 以上（連続露出は層厚 1m 程度だが、下位に礫層

の露出を確認できる）の礫層とこれを覆う、砂層、ローム層を確認した。ピット、露頭の礫層の

礫は、砂岩を主とし、泥岩の混じる岩石種で構成されている。段丘礫、被覆層は、今後の風化性

状の観察・分析のため、試料採取を行った。各礫層からは、室内分析用に 10 個以上の拳大程度の

礫を採取した。また、礫層を覆うローム層、砂層が確認されたピット、露頭では、火山灰分析等

ための試料を採取した。 
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図 5.4.2-14 露頭およびピット調査実施箇所 

背景は国土地理院地図を使用 

穂北露頭

石貫神社ピット

一ツ瀬川 

童子丸露頭
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図 5.4.2-15 ピット壁面写真およびスケッチ 
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図 5.4.2-16 穂北露頭の柱状図および写真 

 

 

      

図 5.4.2-17 童子丸露頭の柱状図および写真 

 
5.4.3  まとめ 

段丘対比・編年手法の整備・高度化の一環として、テフラから独立した経験的指標の信頼性・

適用性の向上を目指し、段丘礫の風化を模擬した実験と段丘を構成する被覆層、段丘礫層、基盤

岩の風化性状に関する情報を収集するため、柱状図情報を収集する文献調査を実施した。 
風化模擬実験については、砂岩を主とする堆積岩では、初期間隙率の違いや基質の鉱物の溶け

やすさの違いにより、溶解過程に差が生じることが確認された。こうした実験結果から段丘礫の

風化程度の差やばらつきの理解を客観的に説明する上での基礎的なデータを得た。 
また、文献調査では、段丘を構成する地質の柱状図情報の収集を行い、我が国に分布する段丘

について、それらを構成する地質柱状図・断面図の収集を行い、段丘堆積物、段丘被覆層、基盤

ローム層

砂層 

段丘堆積物 
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の地質及び風化性状など、経験的年代指標に関わる情報などを追加した。データが拡充されたが、

経験的指標の時空分布に見られる特徴に変化は特にないことを確認した。 
今後は、風化作用を左右する条件を絞り込むべく実験データを蓄積し、天然の段丘礫の風化度

の定量的評価を目指す。このため、天然の段丘礫層の風化状態の調査及び実験結果の比較を行い、

段丘礫の礫種ごとあるいは露頭ごとの風化のばらつきの理解につなげ、経験的指標の信頼性・適

用性向上を行っていく。収集整理した文献中の段丘構成物の柱状図中の情報については、さらに

整理・比較・分析すすめ、日本全国での経験的指標の共通性・普遍性と地域性あるいは地質分布

などとの関係などについて明らかにしていき、経験的指標の適用方法の高度化を行う。収集した

段丘構成物の試料については、観察・分析を進め、間隙率、構成鉱物のなどの風化性状の変化を

明らかにすることで、新鮮な河床礫から中位段丘より古い段丘の風化過程、性状のつながりを理

解するためのデータを蓄積する。 
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5.5 最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備 

5.5.1 背景と目的 

隆起・侵食に関する技術的課題の一つに、地形学的手法や年代測定などを用いた過去百万～数

十万前以降の隆起・侵食を把握するための技術の拡充がある。この課題において必要となるのが

日本列島の隆起・侵食速度に係るデータを網羅的に収集したデータベースである。そのようなデ

ータベースとして現在利用できるもののうち、侵食速度に関するものは、ダム堆砂速度に基づい

て算出された過去数十年間の侵食速度データ（藤原ほか, 1999; 長谷川ほか, 2005）がある。また

隆起・沈降速度に関するものとしては、沿岸部の過去数十万年間の隆起速度データをまとめた海

成段丘アトラス（小池・町田編, 2001）、約十万年間の隆起速度マップ（地質環境の長期安定性委

員会編, 2011）並びにその文献データベース（野村ほか, 2017）がある。しかし、これらのデータ

ベースは、いずれも単一の時間スケールで算出された隆起・侵食速度のデータベースである。日

本列島の各地域で生じる将来の隆起・侵食の傾向・速度を予測するためには、隆起・侵食の時間

変遷過程の理解が不可欠であり、そのためには単一の時間スケールではなく様々な時間スケール

（マルチタイムスケール）で生じる隆起・侵食速度に係るデータを網羅的に収集したデータベー

スが必要である。 
そこで昨年度までの本事業では、まず、侵食速度に関しては、日本列島におけるマルチタイム

スケール侵食速度データベースの構築を目的として、全国を対象にダムの堆砂量データに基づく

数十年スケールの侵食速度データ、宇宙線生成核種法（TCN 法）に基づいた数百～数千年スケー

ルの侵食速度データ、及び熱年代法に基づく数百万～数億年スケールの侵食速度データを収集し

た。加えて、収集した TCN 法に基づいた侵食速度と流域の平均傾斜との関係に基づき日本列島

における数百～数千年スケールの侵食速度分布図を作成した。一方、隆起速度に関しては、海成

段丘アトラス（小池・町田編, 2001）の出版以降現在までに公開された論文・報告書のうち、過

去数十万年間に隆起・沈降傾向やその速度の変化が生じた可能性が高い場に関する文献を収集し、

文献データベースを構築した（平成 31 年度共同研究報告書の付録 1; 原子力機構・電中研, 2020）。 
今年度の本事業では、これまでの成果の拡充を目指し、隆起・沈降速度に関する文献データベ

ースへ取り込んだ文献を対象に、日本列島における複数の時間スケールの隆起・沈降速度データ

を収集し、その内容をまとめた。 

 
5.5.2 隆起速度データマップの整備 

(1) アプローチ 

 わが国における第四紀後期の地殻変動、特に隆起・沈降速度については、多くの地域で一様継

続性が成立していると考えられている（笠原・杉村, 1978; 松田, 1988）。その一方でわが国が属

するプレートの沈み込み帯では、過去数十万年間において隆起・沈降の傾向・速度に変化が生じ

ている場が存在するといった事例も報告されている（例えば、Merritts and Bull, 1989; Gallen 
et al., 2014; Saillard et al., 2017）。第四紀地殻変動の一様継続性の評価をするためには、隆起・

沈降速度を複数の時間スケールで推定し、これらを比較することが必要となる。昨年度の本事業

では、日本列島における過去数十万年間の隆起・沈降量に関する文献レビューを行い、その結果

を取りまとめた文献データベースを作成した（平成 31 年度共同研究報告書の付録 1; 原子力機

構・電中研, 2020）。今年度の本事業では、複数の時間スケールの隆起・沈降速度のデータの整備

を目的として、まず、日本列島における過去数千年間の隆起・沈降速度について検討している既

往文献を新たに収集した。対象とした文献・報告書は、原則として海成段丘アトラス（小池・町

田編, 2001）が出版された 2001 年から現在までに出版されたものとした。そして、今年度収集し

た文献と昨年度に作成した文献データベースの文献から、過去数千年間と数十万年間の隆起・沈
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降速度に関するデータを収集し、異なる時間スケールの隆起・沈降速度データの比較を実施した。

以下に、隆起・沈降速度に関するデータ収集と検討結果について詳述する。 

 
(2) データ収集と解析 

 昨年度の本事業における文献データベースに収録した文献に加えて、今年度新たに収集した文

献から、隆起・沈降速度に関する情報を抽出し、取りまとめた。収集したデータは、隆起・沈降

速度、算出に用いた指標、指標の形成時期及び離水年代などである。文献で、隆起・沈降速度の

具体的な数値を言及していない場合には、文献中に示されている段丘面の比高や年代測定結果な

どから隆起・沈降速度の推定値を算出した。本事業で対象とした文献の対象範囲を図 5.5.2-1 に

示す。 

 

 
図 5.5.2-1 過去数千年間及び数十万年間に隆起・沈降の傾向・速度に係る研究が行われた地域 

主として 2001 年以降に出版された文献データに基づく。図中の番号は付録 17 の文献リストの

番号に対応し、そのうち青字は文献データベース（平成 31 年度共同研究報告書の付録 1; 原子力

機構・電中研, 2020）に掲載済みの文献番号、赤字は本事業で追加した文献番号を示す。プレート

境界は、Loveless and Meade（2010）を基に作成。 

 
(3) 結果と考察 

 これまで、野村ほか（2017）が過去十万年間の隆起・沈降量に関する既往研究を収集し、隆起・

沈降速度データを取りまとめている（図 5.5.2-2）。収集された隆起・沈降速度は、主に海洋酸素

同位体ステージ（MIS）5e の最終間氷期極相期（約 12.5 万年前） に形成された海成段丘や、河

成段丘の比高を指標として算出している（野村ほか, 2017）。 
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図 5.5.2-2 過去数十万年間の隆起・沈降速度分布（野村ほか, 2017） 

隆起・沈降速度データは、野村ほか（2017）に基づく。 

 

 

図 5.5.2-3 過去数十万年間の隆起・沈降速度分布（本事業追加分） 

隆起・沈降速度データは、既往文献に基づく。 
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図 5.5.2-4 過去数千年間の隆起・沈降速度分布（本事業追加分） 

隆起・沈降速度データは、既往文献に基づく。 

 

上記(2)節で抽出した隆起沈降速度データを基にして、数十万年間および数千年間の隆起沈降速

度データマップを作成した（図 5.5.2-3～図 5.5.2-4）。本作業で作成した隆起沈降速度データマ

ップ（図 5.5.2-3～図 5.5.2-4）と、既往のデータマップ（野村ほか, 2017；図 5.5.2-2）を比較す

る。まず数十万年間のデータマップ（図 5.5.2-3）については、データ数が大きく違うため単純比

較はできないが、野村ほか（2017）のデータマップと似た傾向がみられる。例えば、室戸半島、

駿河湾西岸および房総半島では共に 0.6 mm/年以上と高く、また三陸沿岸～出羽山脈周辺では 0
～0.6 mm/年とデータ幅が同程度である。すなわち、数十万年間の隆起・沈降速度については、海

成段丘アトラス（小池・町田編, 2001）が出版された 2001 年以降、それまでの知見に大きく反す

るようなデータは報告されていないと言える。 
一方、数千年間の隆起沈降データマップ（図 5.5.2-4）と数十万年間の野村ほか（2017）のデ

ータマップ（図 5.5.2-2）を比較すると、数千年スケールでは隆起から沈降へ傾向が変化している

地域と、隆起傾向が継続している地域がみられる。前者の例としては三陸沿岸など、後者の例と

しては室戸岬や房総半島などを挙げることができる。前者に関し、三陸沖の日本海溝は、造構性

侵食が卓越する沈み込み帯と考えられている（山本, 2010）が、造構性侵食作用が起きると、地

殻物質が削剥されマントルに引きずり込まれ、前弧域の広域的な沈降が生ずる（例えば、

Hashimoto et al., 2008）。数千年スケールでみたときに沈降傾向となるのは、このような造構性

侵食作用による沈降が影響している可能性がある。また後者に関し、室戸岬や房総半島は、とも

に付加作用が卓越する沈み込み帯に位置し、海成段丘がよく発達していることが知られている（小

池・町田編, 2001; Matu’ura, 2015; 宍倉・宮内, 2001）。このような地域では、数十万年間と数千

年間の隆起沈降データマップにおいて、継続して隆起傾向であるようにみえる。しかし、全国を

対象として時間スケールによる隆起沈降速度の変化の傾向を把握評価するためには、特に、数千

年間スケールの隆起沈降速度データの蓄積が十分であるとは言えない。今後、数千年間の隆起沈
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降速度データの拡充が必要であると考えられる。 
本事業で抽出した数十万年間の隆起沈降速度データと、野村ほか（2017）のデータとを組み合

わせて、隆起沈降速度分布を 5 万分の 1 地形図のグリッドで示した（図 5.5.2-5）。グリッド表示

に際しては、各グリッド内に含まれるすべての隆起沈降速度データの平均値、最小値、最大値お

よび標準偏差を算出した。図 5.5.2-5 はその内の平均値を示したものである。隆起沈降速度デー

タがないグリッドについては、黒塗りで表示している。西日本の内陸部では、既往文献では隆起

沈降速度データが報告されていないため広い領域が黒塗りとなっているが、それ以外の地域につ

いては分布をみると、隆起沈降速度分布にその地域ごとの地殻変動の特徴が表れている。例えば、

プレート収束境界に位置する房総半島、伊豆・駿河湾、室戸半島や、東西圧縮応力場にある東北

日本弧の日本海沿岸では 0.6 mm/年以上と早い隆起速度となっている。また東北日本弧の出羽山

脈周辺や、石狩低地帯東縁断層帯付近などの地域では隆起速度が 0.3～0.6 mm/年であり、房総半

島や室戸岬などの地域に次いで速い隆起速度となっている。 

 

 
図 5.5.2-5 数十万年間の隆起沈降速度分布 

野村ほか（2017）のデータと本業務で抽出したデータを用いて作成した。 
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5.5.3 まとめと課題 

 日本列島全域を対象として、過去数十万年間及び数千年間の隆起・沈降速度の取りまとめを行

った。野村ほか（2017）のデータベースを基に、海成段丘アトラス（小池・町田編, 2001）以降

に出版された隆起・沈降に関する文献を収集し、リスト化するとともに、隆起・沈降速度の情報

を抽出した。これにより、過去数十万年間及び数千年間の 2 つの時間スケールにおける隆起・沈

降速度の全国分布の見取り図を作成することができた。数千年スケールの隆起・沈降速度につい

てはまだデータ数が少ないため、これを拡充することが今後の課題として挙げられる。 
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5.6 まとめ 

 隆起・侵食に関する調査・評価技術においては、我が国の山地・沿岸・海底で生じた過去数万

〜百万年間の隆起・侵食の傾向・速度の評価に必要となる技術の開発・整備を進めた。個別課題

は、次の 5 課題、すなわち、「熱年代法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備」、内陸部と沿岸

部の離水地形を対象とした「離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度

化」、沿岸堆積平野を対象とした「隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備」、「陸域の

隆起・侵食傾向の外挿による沿岸海域の隆起・侵食量評価手法の高度化に向けた段丘対比・編年

技術の高精度化に関する検討」、日本列島全域を対象とした「最新知見を踏まえた隆起・侵食デー

タマップの整備」に分かれる。これら個別課題において得られた成果のまとめについては、各節

の最終項において既に述べた。そこで、ここでは、個別課題において得られた成果の地層処分事

業への反映という観点で総括する。 

 
・熱年代法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備 

 本課題においては、光ルミネッセンス（OSL）熱年代と大深度ボーリング試料、U-Pb 年代測定

とチタン温度計分析、Al-in-Hbl 地質温度・圧力計と U-Pb 年代測定、熱年代学的手法・宇宙線生

成核種（TCN）法及び河川縦断形解析といった、様々な既存手法の組み合わせ・高度化により、

主に内陸の侵食卓越地域を対象として、多様な時空間スケール／地質学的条件における隆起・侵

食評価手法の整備を進めてきた。その結果、各アプローチの適用性について、見通しを得ること

ができた。今年度の特筆すべき成果としては、以下の 2 点が挙げられる。一つ目は、U-Pb 年代

測定とチタン温度計分析において、トリプル四重極型の質量分析装置を用いることで、ジルコン

結晶の内部構造に対応する空間分解能での測定が可能になったことである。これにより、花崗岩

体の固結時に結晶化した箇所を正確に特定し、それに対応する年代を得ることが可能となり、各

種の熱年代手法や、Al-in-Hbl 地質温度・圧力計と U-Pb 年代測定に基づいた侵食速度評価の高精

度化が期待できる。二つ目は、河川縦断形解析において、マルコフ連鎖モンテカルロ法の導入に

より、推定された隆起速度が持つ不確実性を評価できる可能性が示されたことである。実際の河

川縦断形への適用や計算パフォーマンスの向上などが今後の課題ではあるが、隆起速度の不確実

性を考慮することで、今後、熱年代や TCN 法による侵食評価結果との比較・統合が、より適切

に実施できることが期待できる。一方、本課題全体を通じた今後の重要課題としては、10 万年ス

ケールの侵食史の推定技術の更なる整備が挙げられる。OSL 熱年代を用いた検討を継続すると

同時に、今年度はコロナ禍のため実施できなかったが、電子スピン共鳴（ESR）熱年代の実用化・

検証を進めていくことが望まれる。 

 
・離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化 

 本課題においては、適用年代範囲が数十万年前に及ぶ長石の赤外光ルミネッセンス（IRSL）年

代測定法と石英の宇宙線生成核種（TCN）年代測定法の離水地形への適用を重点的に進めた。具

体的には、内陸部に発達する環流旧河谷（穿入蛇行跡に形成される地形）に残された旧河床堆積

物に対して IRSL 年代測定を行うとともに、沿岸部に発達する海成侵食段丘に対して TCN 年代

測定を行った。今年度の特筆すべき成果としては、TCN 法を用いた離水地形の編年について、適

用可能な条件を整理・検証できたことが挙げられる。すなわち、深度プロファイルに基づいた TCN
法により高精度の編年を行うには、離水以降の侵食または堆積の厚さが約 3m 以内である必要が

あると予測され、土佐湾沿岸を対象とした事例研究により実証された。この成果は、概要調査に

おいて離水地形に基づいた隆起速度評価を実施する際に、実践的な知見となることが期待できる。

今後は、より古い時代の海成段丘が多段に発達している能登半島での事例を通じて、さらなる検
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証と知見の収集が望まれる。 

 
・隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備 

 本課題においては、沿岸堆積平野である関東平野の隆起域と沈降域の境界域を事例に過去数十

万年間の正確な地殻変動量や地殻変動の時空間変遷についての実態を解明するとともにそのため

に必要な手法の整備を行った。今年度の成果の要点は、以下の 2 点である。一つ目は、本事業で

実施してきた多様な分析項目を整理し、一連の調査スキームを構築したことである。このスキー

ムに従って、オールコアの堆積物の解析を進めていくことで、堆積層の解析、海成層上限／潮間

帯の認定、堆積年代の推定、地殻変動速度の推定という流れを、効率的かつ効果的に進めていく

ことが可能となった。このスキームは、沿岸堆積平野を対象とした概要調査に活用することが期

待できる。二つ目は、MIS11（約 40 万年前）以降の地殻変動速度を推定した結果、約 10 万年オ

ーダーでの沈降の鈍化が示されたことである。このことは、隆起・沈降の境界域においては、地

層処分事業が対象とする数万～10 万年の時間スケールでも、地殻変動の速度や傾向が変化し得る

ことを意味しており、文献調査や概要調査の際には留意されるべき知見であろう。 

 
・隆起・侵食量評価手法の高度化に向けた段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討 

 過去数十万年前以降の隆起・侵食量評価の信頼性向上に資するため、段丘の対比・編年技術の

信頼性向上、高精度化を目的として、わが国の段丘を構成する地層の風化の様式・性状に関する

既存情報の収集・整理、および編年指標となる段丘礫の風化現象把握のための岩石風化の模擬実

験を実施した。また、風化性状に関するデータの不足する低位段丘の構成層のピット調査、露頭

調査および礫層試料採取を行った。風化模擬実験では、溶解様式、溶解速度は、岩石が初生的に

持つ間隙率、炭酸塩鉱物や粘土鉱物などの構成鉱物の種類・量比により差が生じることが確認さ

れた。また、初生的に間隙率が高い砂岩では、溶解の進展が早くなることが確認された。段丘を

構成する地質柱状図・断面図の収集については、経験的年代指標に関わる情報を追加して収集し、

段丘対比・編年の基盤情報の整備を進めた。クサリ礫や赤色土などの経験的指標の記載される段

丘には、層位的な同時代性あるいは時空分布の広域的な共通性が見られることを再度確認した。

また、経験的指標に着目した文献情報の再解釈により、段丘編年の不確実性、特に、隆起量の見

積もりへ影響する、段丘の形成年代の若取りの例があることを確認した。概要調査で用いる調査・

評価技術および支援データとして提示していくためには、今後は、これまでの検討結果を踏まえ

て、風化作用を左右する条件を絞り込むべく実験データを蓄積し、天然の段丘礫の風化性状の調

査・分析を進め、段丘対比・編年指標の定量的評価法と活用法の具体化を進める。収集整理した

文献中の段丘構成物の柱状図中の情報については、日本全国で活用可能な段丘対比・編年の基礎

情報としての充実と公表できる形への整備を進めるとともに優先度が高い調査箇所、効果的なデ

ータが得られる調査箇所など、調査計画立案の参考情報となる具体的な調査の投資箇所の提示に

あたる。 

 
・最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備 

 本課題では、文献調査に資するデータベースの整備を目的として、日本列島全域を対象に様々

な時間スケール（マルチタイムスケール）の隆起・侵食の傾向・速度に関するデータ・知見の収

集・整理を行なった。昨年度までは、主に侵食速度のデータについて、データの収集と見取り図

となる全国マップの作成を行った。すなわち、堆砂量データに基づく数十年スケールの侵食速度

データ、TCN 法に基づいた数百~数千年スケールの侵食速度データ及び熱年代に基づく数百万~
数億年スケールの侵食速度データを収集・整理したマルチタイムスケール侵食速度データベース
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が作成されていた。これらに加えて、今年度の本事業により、隆起速度についてもデータを収集

し見取り図を整備した。対象となったのは、更新世段丘に基づく数十万年スケールの隆起速度と、

完新世段丘及び完新統に基づく数千年スケールの隆起・沈降速度である。以上の成果により、2021
年現在までに得られている日本列島の隆起・侵食速度に関する知見の整理は一段落し、地層処分

事業の際の参考資料として提示できる全国マップの形で取りまとめることができたと言える。今

後は、これらの全国マップを基に、随時新たな知見を反映してアップデートを行っていくことが

望まれる。 
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6. まとめ 

 
本事業は、「地層処分研究開発に関する全体計画（平成 30 年度～平成 34 年度）」において整理

された研究課題のうち、火山・火成活動、深部流体、地震・断層活動、隆起・侵食のそれぞれの

自然現象の影響に関連して示された以下（１）～（４）の内容に対して、地質学、地形学、地震

学、測地学、地球化学、地球年代学といった各学術分野における最新の研究を踏まえた技術の適

用による事例研究を通じ、課題の解決に必要な知見の蓄積や調査・評価技術の高度化を総合的に

進めたものである。また、本事業の実施においては、対象としたそれぞれの自然現象について、

高レベル放射性廃棄物の地層処分や原子力関係施設の評価等を背景とした研究開発に多くの実績

を有する原子力機構及び電中研が共同で実施し、各機関が有している知見・技術を相互補完的に

利用することで、地層処分システムへの自然現象の影響の観点に対して効果的・効率的な成果の

創出を目指した。以下に、本事業の令和 2 年度の実施内容と主な成果を示す。 

 
（１）火山・火成活動に関する調査・評価技術 
火成活動が地層処分システムに及ぼす影響については、マグマの貫入や噴出による処分施設及

び廃棄体の直接的な破損などが想定されている。そのため、サイト選定ではその影響範囲を回避

する必要があるが、背弧域において現在火山のない場所においても、将来新たな火山が発生する

可能性を考慮すべきであることが指摘されている。このことから本事業では、将来の火成活動に

係る評価の信頼性を向上させるための知見として、1) マントル内の流体分布・移動、及び 2) 地
殻・マントル最上部におけるマグマの活動範囲について検討した。 
「マントル内の流体分布・移動に関する検討」では、昨年度までに引き続き、マントル・ウェ

ッジにおける詳細な流体分布を把握するための地震波トモグラフィに必要となる P 波及び S 波

到達時刻データの収集を継続した。今年度は、特に浅発地震のデータを拡充し、3 年間の総数で

P 波と S 波でそれぞれ、311,702 個及び 295,907 個のデータを検測することができた。これらの

データを活用することにより、処分事業におけるサイトスペシフィックな観点においても、地下

深部の流体分布・移動に関する検討に供することができると考えられる。 
「マグマの影響範囲に関する検討」では、地殻浅部におけるマグマの長距離水平移動（岩脈の

伸展）に対する評価について、放射状岩脈の分布範囲に係る解析手法を検討するとともに、マグ

マの水平移動に係る国内外の既存知見の整理に着手した。放射状岩脈の分布範囲に係る解析では、

GIS を活用し、代表的な第四紀火山の火山体底面の形状、面積、重心などの地形パラメータを計

測するとともに、標高ごとの各パラメータから放射状岩脈の三次元的な分布範囲について検討し

た。その結果、標高－重心位置平面図に基づき、火道の安定性、ひいては火山体を形成した放射

状岩脈の分布域を把握できる可能性が示唆された。今後、本解析手法を広域応力場やマグマ化学

組成などが異なる様々な火山体に適用することにより、岩脈の伸展の要因に関する検討に活用で

きることが期待される。マグマの水平移動に係る国内外の既存知見の整理については、既存の地

質図幅などに基づき、日本国内の第四紀火山に関連する岩脈類の分布に関するデータ収集に着手

するとともに、世界中のプレート収束・発散境界もしくはホットスポット上における火山及び火

成活動が生じている地域を対象に、岩脈形成や岩脈の伸展に関する情報の収集・整理を行った。

情報収集の結果、現在活動している火成活動のうち、マグマの水平移動距離（岩脈の長さ）が 15 
km を超える事例のほとんどは、プレート開口域に分布するものであることが分かった。ただし、

地質時代においては数 100 km を超える事例も把握しており、今後、現世のみならず地質時代の

事例の情報収集も望まれる。 
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（２）深部流体に関する調査・評価技術 
地下深部から地表付近に流入する深部流体は、地質環境の化学場や熱環境へ影響を与える可能

性が指摘されており、その流入の可能性や影響を適切に評価するための知見の蓄積が求められて

いる。このため本事業では、1) 深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積、2) 深部流体の熱的特

徴に係る知見の蓄積、および 3) 深部流体の移動経路に関する検討を実施した。 
「深部流体の化学的特徴に係る知見の蓄積」では、深部流体の移動・混合の特性を調査・評価

する技術の整備に資することを目的に、深部流体の移動・流入プロセスの類型化、スラブ起源水

の判別指標となりうる元素・同位体等の調査、ならびに粘土鉱物の圧縮抽水試験による水質形成

メカニズムの検討を行った。深部流体の移動・流入プロセスの類型化においては、既存の文献情

報に基づき、水理地質構造、水質形成プロセス等の違いを考慮して、移動・流入プロセスに係る

概念モデルを 7 つの型に類型化することが出来た。スラブ起源水の判別指標となりうる元素・同

位体等の調査においては、Sr 安定同位体比から地下水の起源や混合に関する情報が得られる見通

しを得た。ヨウ素同位体比、Li・B 同位体比、微生物 DNA の検討については、さらなる事例の

蓄積による検証が必要であるが、判別指標となり得る見通しを得た。室内実験においては、海水

を浸潤させたモンモリロナイトの圧縮において間隙水組成が大きく変化するのは、モンモリロナ

イトの膨潤特性や鉱物表面の荷電が影響していることが主な理由と考えられた。イオンフィルト

レーションの可能性もあることから、引き続きメカニズムを詳細に検討する必要がある。今後、

判別指標の検討、室内実験による水質形成メカニズムの解明を継続して化学的知見を蓄積し、類

型化した水理地質構造等と併せて検討することで、処分システムに及ぼす深部流体の影響を化学

的特徴から判断・評価できる手法を整理していくことが課題となる。 
「深部流体の熱的特徴に係る知見の蓄積」においては、深部流体起源の熱水活動の温度や滞留

時間などの検討を目的として、有馬地域における事例研究に着手した。有馬地域の白水峡付近の

熱水変質露頭で、現地踏査を実施したところ、熱水起源と考えられる数 mm 幅のスメクタイト脈

が随所で観察されたが、地質温度計の適用が期待できる大規模な熱水脈は確認できなかった。こ

のような状況を踏まえて、熱水の移行経路となっている可能性がある断層を中心として、周辺の

母岩試料を、熱年代解析に供する目的で採取した。採取した岩石試料は、アパタイトの含有量は

乏しかったが、ジルコンは熱年代解析が期待できる含有量が確認できた。今後は、これらのジル

コンを対象とした熱年代解析を実施していくことが課題となる。 
「深部流体の移動経路に関する検討」では、紀伊半島本宮地域と有馬温泉地域を事例とした S

波スプリッティング解析により、地殻内クラック方向と推定される速い S 波の振動方向が周辺と

高角度に斜交する地域が、深部流体の移動経路になっている可能性が示された。また、本宮地域

で着手した割れ目性状と湧水（温泉の自然湧出）の関係の検討により、割れ目密度が高く、速い

S 波の振動方向と調和的な割れ目方向を持つ露頭で、割れ目群の特徴が変化する境界部や、隣接

割れ目の交差角度が大きい割れ目の密集域が湧水地点となっている可能性が示された。これらの

特徴は、深部流体の移動経路となり得る場所を把握する調査の手がかりとなる可能性があり、解

析事例の蓄積を図ることが課題となる。 

 
（３）地震・断層活動に関する調査・評価技術 
本事業では、1) 活断層地形が不明瞭な地域における活構造の検出及びそれらの力学的影響範囲

の把握のための調査技術・研究事例の提示、2) 上載地層がない場合の断層の活動性評価及び活動

時期の推定に関して高度化した手法の提示、3) 地震・断層活動に伴う水理学的影響に関わる地下

深部の流体リザーバーの有無や分布、湧水の起源やその供給経路に関する知見の提示を目標とし

た。 
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「活断層地形が不明瞭なせん断帯における活構造の分布や力学的影響範囲を把握する手法の検

討」について、昨年度までに、概要調査に適用可能な形で、地球物理学、地形学、地質学的手法

を組み合わせた調査・評価手法をパッケージとして提示した。今年度は、地球物理学的検討（稠

密 GNSS 観測）と地質学的検討（応力逆解析）の精度・信頼性の向上の検討を南九州せん断帯を

対象に継続するとともに、応力逆解析の適用として 1984 年長野県西部地震の余震域を対象とし

た事例研究に着手した。概要調査への適用を想定した稠密 GNSS 観測については、様々な地域に

対応できるよう、データ解析のフロー図と、各段階の補正方法を示した。応力逆解析については、

現地調査によりデータ増加を図るとともに、別途地震学的に求められた応力場を用いたミスフィ

ット角の解析を行い、両解析がともに 1997 年鹿児島県北西部地震の余震域において、帯状の活

構造の伏在を示唆する結果が得られ、信頼性が向上したものと考えられる。1984 年長野県西部地

震の余震域については、調査・評価手法パッケージの適用として、公開データによる地球物理学

的検討、地形学的検討を行った上で地質調査と応力逆解析に着手し、現在のテクトニックセッテ

ィングと調和的な活構造の伏在を指摘しうるデータが得られているが、データ数は不十分であり、

長野県西部地震の震源断層規模の地質構造の伏在は先見情報無しに指摘できない。そこで、地質

学的検討を継続し、適用事例の増加を図ることが課題である。 
「断層の活動性評価指標を提示するための分析・試験、年代測定による検討」では、上載地層

法が適用できない基盤岩中の破砕帯などの活動性評価手法の整備を目的として、放射年代測定法、

機械学習、石英水和層の三つの手法に基づいた検討を継続して実施した。IRSL 法については、

断層運動に伴う熱影響を検出できる可能性が示され、実際の水熱条件下での実験データの取得が

課題となる。熱年代による断層活動性評価手法の高度化検討では、非加熱試料の(U-Th)/He 年代、

U-Pb 年代、FT 年代、FT 長のデータを取得し、今後の水熱加熱試料との比較は FT 長測定によ

る方法が有力と判断された。粘土鉱物を対象とした K-Ar 法による検討については、断層の影響

を確認するための粉砕試料や天然試料の年代測定を継続した。機械学習では、データ拡充と統計

学的に妥当性の高い線形判別分析を実施するとともに、Rb 、Sr、Ba などの判別に寄与する元素

が粘土鉱物中の層間イオンとして存在する可能性が示され、元素の挙動にも着目して今後の検討

を継続する。石英水和層については、地表付近の断層運動を模擬した摩擦実験を行った結果、明

確な水和層の発達を示す積極的な証拠は検出できなかった。本事業で実施した基盤岩中の破砕帯

等の活動性評価手法は、概要調査のみならず精密調査の段階でも必要な技術であり、地層処分事

業以外でも原子力サイトの安全性評価や地震の長期予測等の観点からも有用な情報を提供する手

法開発であると考えられる。 
「地震及び断層活動による水理学的影響に関する検討」では、地震後に年単位で地下水流出が

継続した 2011 年 4 月の福島県浜通りの地震と、1960 年代の松代群発地震の震源域周辺（いわき

地域、松代地域）を対象事例とし、S 波スプリッティング解析を行った。いわき地域では、速い

S 波の振動方向の地震前後の分布からは長期湧水の発生を予測しうる特徴は見いだせなかったが、

速い S 波と遅い S 波の到達時間差の指標は長期湧水箇所の付近で大きい場合があり、流体の影響

が示唆されるため、地震データの蓄積が望まれる。松代地域の湧水域は、ＭＴ法電磁探査及び地

震波トモグラフィにより把握される深部の流体賦存域からの水の上昇域に位置し、さらに S 波ス

プリッティング解析により示される、西北西‐東南東方向及び北東‐南西方向のクラック卓越領

域の交差部に位置しており、湧水発生場所の条件として地下深部の流体賦存域の存在と流入経路

としての卓越クラック方向の交差領域の存在が考えられる。また、松代地域では割れ目分布の検

討に着手し、露頭の割れ目の平均的方向とリニアメントや松代地震断層の開口割れ目との対応、

S 波スプリッティングによるクラック卓越方向と松代地震断層の割れ目帯との対応など、観察規

模ごとの階層性が示唆されており、今後は試料規模のマイクロクラックや広域の割れ目分布など、
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データの蓄積が課題である。 

 
（４）隆起・侵食に関する調査・評価技術 
本事業における隆起・侵食に関する調査・評価技術の研究開発では、我が国の山地・沿岸・海

底で生じた過去数万〜百万年間の隆起・侵食の傾向・速度の評価に必要となる技術の開発・整備

を進めた。個別課題は、次の 5 課題、すなわち、1) 熱年代学的手法などを用いた隆起・侵食評価

手法の整備、2) 内陸部と沿岸部の離水地形を対象とした「離水地形のマルチ年代測定に基づく隆

起・侵食速度推定技術の高度化」、3) 沿岸堆積平野を対象とした「隆起・沈降境界域における地

殻変動評価技術の整備」、4) 陸域の隆起・侵食傾向の外挿による沿岸海域の隆起・侵食量評価手

法の高度化に向けた段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討、5) 日本列島全域を対象とした

「最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備」である。 

「熱年代学的手法などを用いた隆起・侵食評価手法の整備」においては、光ルミネッセンス

（OSL）熱年代と大深度ボーリング試料、U-Pb 年代測定とチタン温度計分析、Al-in-Hbl 地質温

度・圧力計と U-Pb 年代測定、熱年代学的手法・宇宙線生成核種（TCN）法及び河川縦断形解析

といった、様々な既存手法の組み合わせ・高度化により、主に内陸の侵食卓越地域を対象として、

多様な時空間スケール／地質学的条件における隆起・侵食評価手法の整備を進めた。その結果、

各アプローチの適用性について、見通しを得ることができた。 
「離水地形のマルチ年代測定に基づく隆起・侵食速度推定技術の高度化」においては、適用年

代範囲が数十万年前に及ぶ長石の赤外光ルミネッセンス（IRSL）年代測定法と石英の宇宙線生成

核種（TCN）年代測定法の離水地形への適用を重点的に進めた。具体的には、内陸部に発達する

環流旧河谷（穿入蛇行跡に形成される地形）に残された旧河床堆積物に対する IRSL 年代測定法

の適用と、沿岸部に発達する海成侵食段丘に対する TCN 年代測定の適用について、さらなる知

見と事例の蓄積のため、新たな事例地域での研究に着手した。また、海成侵食段丘に対する TCN

年代測定の適用については、手法の適用性と年代の適用限界について、モデル計算と事例研究を

通じて、より厳密な見通しを得ることができた。 
「隆起・沈降境界域における地殻変動評価技術の整備」においては、沿岸堆積平野である関東

平野の隆起域と沈降域の境界域を事例に過去数十万年間の正確な地殻変動量や地殻変動の時空間

変遷について、必要な調査手法を一連のスキームとして整備した。このスキームは、概要調査に

おいて、沿岸堆積平野を対象とした地殻変動評価を実施する際に利用できると期待できる。また、

復元された過去約 40 万年間の地殻変動パターンは、約 10 万年オーダーでの沈降速度の鈍化を示

した。このような成果は、隆起と沈降の境界域では約 10 万年オーダーでも地殻変動の速度や傾

向が変化し得る可能性を示しており、文献調査や概要調査の際に同様な地域を対象とする際に重

要な知見となることが期待できる。 

「隆起・侵食量評価手法の高度化に向けた段丘対比・編年技術の高精度化に関する検討」にお

いては、段丘対比・編年手法の整備・高度化の一環として、テフラから独立した経験的指標の信

頼性・適用性の向上を目指し、段丘礫の風化を模擬した実験、及び段丘を構成する被覆層、段丘

礫層の風化性状に関する情報を収集するため、柱状図情報を収集する文献調査を実施した。風化

模擬実験については、砂岩を主とする堆積岩では、初期間隙率の違いや基質の鉱物の溶けやすさ

の違いにより、溶解過程に差が生じることが確認された。こうした実験結果から、段丘礫の風化

程度の差やばらつきの理解を客観的に説明する上での基礎的なデータを得た。また、文献調査で

は、我が国に分布する段丘について、それらを構成する地質柱状図・断面図の収集を行い、段丘

堆積物、段丘被覆層、基盤の地質及び風化性状など、経験的年代指標に関わる情報などを追加し

た。これによりデータが拡充されたが、経験的指標の時空分布に見られる特徴に変化は特にない
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ことを確認した。今後、段丘礫の風化現象に係る条件把握のための実験データの蓄積、及び天然

の段丘礫の風化性状の調査・分析を継続し、段丘対比・編年指標の定量的評価法と活用法の具体

化を進めるとともに、日本全国で活用可能な段丘対比・編年の基礎情報の整備を進める。 
「最新知見を踏まえた隆起・侵食データマップの整備」においては、文献調査に資するデータ

ベースの整備を目的として、日本列島全域を対象に様々な時間スケール（マルチタイムスケール）

の隆起・侵食の傾向・速度に関するデータ・知見の収集・整理を行なった。過年度はマルチタイ

ムスケールの侵食速度データを整備したのに対し、今年度はマルチタイムスケールの隆起・沈降

速度について取りまとめを行った。主に 2001 年以降の既往文献に基づいて、更新世段丘、完新

世段丘、完新統など分布高度に基づいて、過去数十万年間及び数千年間の隆起・沈降速度データ

ベースを作成した。一連の整備作業によって、2021 年現在までに得られている日本列島の隆起・

侵食速度に関する知見の整理は一段落し、地層処分事業の際の参考資料として提示できる全国マ

ップの形で取りまとめることができたと言える。 
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231 図 5.1.5‑2 北上山地における東経・AFT年代プロット

二次利用未承諾リスト

報告書の題名：令和２年度高レベル放射性廃棄物等の地層処分に関する技術開発
　　　　　　　事業　地質環境長期安定性評価技術高度化開発　報告書

タイトル

委託事業名：令和２年度高レベル放射性廃棄物等の地層処分に関する技術開発
　　　　　　事業（地質環境長期安定性評価技術高度化開発）

受注事業者名：国立研究開発法人日本原子力研究開発機構
　　　　　　　一般財団法人電力中央研究所


	令和2年度地質環境長期安定性評価技術高度化開発本編
	二次利用

