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我が国は変動帯に位置しており，安定大陸に位置する欧米諸国に比べて，地震や火山活動などが活

発である。地層処分においては，まず安定な地質環境を選んだ上で，そこに適切な多重バリアシステム

を構築することが，安全確保の基本的な考え方である。このため，地質環境の長期安定性に関する研究

においては，地層処分の場としての地質環境に重要な変化をもたらす可能性のある地震・断層活動，火

山活動，隆起・侵食，気候・海水準変動などの天然現象に着目して，それらの有無や程度が文献から明

らかでない場合に適用する調査技術や，それらが地質環境に及ぼす影響を評価するための調査技術・

解析手法に係る研究開発を進めている。 
平成 20 年度は，我が国の地質環境において地層処分システムの成立性に重大な影響を及ぼす可能

性のある現象の存在や，過去の変動の履歴を確認するための調査技術として，以下の項目について調

査・研究を行った。 
地震・断層活動については，断層の発達履歴や活動性に関する調査技術の整備，断層帯における影

響評価モデルの開発に関する事例調査を実施した。火山・地熱活動については，第四紀の火山・地熱

活動（特に低温領域の熱履歴）や地下深部のマグマ・高温流体などの基礎的な探査技術の適用性を検

討した。隆起・侵食／気候・海水準変動については，古地形・古気候を復元する調査技術の整備や地形

変化をシミュレートする技術の開発を行った。地質環境の長期安定性にかかわる総合評価研究について

は，地殻変動及び気候変動などを考慮した地下水流動解析手法の開発を進めた。 
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The Japanese islands are located in the Circum-Pacific Mobile Belt.  As a result, Japan has a high 

frequency of earthquakes and eruptions.  The concept of geological disposal of HLW in Japan is based on 
a multi-barrier system which combines stable geological environments with an engineered barrier system.  
Therefore, special consideration is given to the long-term stability of the geological environments, taking 
into account volcanism, faulting, uplift, denudation, climatic change and sea-level change in Japan.  
Development of investigation technologies for geotectonic events has been carried out to evaluate the 
long-term stability of the geological environments in Japan.   

In fiscal year 2008, we carried out the following researches, to investigate existence of the phenomena 
that have influences on the geological disposal system, and to develop the investigation techniques to 
reconstruct the history of these phenomena.   

For studies on faulting and seismic activity, we developed investigation techniques for evolutional 
history and activity of fault, and carried out case studies for development of effective assessment model in 
the fault zones.  For volcanological and geothermal studies, we provided an integrated approach for 
detecting crustal magma and/or geothermal fluid in deep underground using geophysical and geochemical 
data.  For studies on uplift/denudation and climatic/sea-level change, we arranged investigation 
techniques for reconstruction of paleo-topography and paleo-climate, and to establish a simulation model 
for landform development.  For the general evaluation study on the long-term stability of the geological 
environments, we developed simulation techniques for groundwater flow related by crustal movement.   
 
Keywords: Geological Disposal of HLW, Long-Term Stability of Geological Environments, Faulting, 
Volcanism, Uplift, Denudation, Climatic Change, Sea-Level Change, Earthquake 
                                                                                       
※ Collaborating Engineer 
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1. 研究の概要 

我が国における地層処分の概念は，地質環境の長期的な安定性について特に配慮し，「安定な地質

環境」に，多重バリアシステムを構築するという特徴がある。すなわち，天然現象によって地層処分システ

ムの性能が著しく損なわれるおそれのないようなサイトを選ぶことが前提であり，その上で，サイトの地質

環境条件やその長期的な変化を見込んで，合理的な多重バリアシステムを構築し，長期的な安全性を

評価することが必要となる。そのため，サイトの評価にあたっては，火山活動などのように地層処分システ

ムの性能に著しい影響を与える現象が新たに発生する可能性や地殻変動などによって生じる地質環境

条件（例えば，水理，水質，岩盤物性）の長期的な変化をあらかじめ検討しておくことが重要である。独立

行政法人日本原子力研究開発機構（以下，「原子力機構」）では，「深地層の科学的研究」（原子力委員

会, 20051)）の一環として，天然現象に伴う地質環境の変化を予測・評価するための調査技術の体系化や

モデル開発など（「地質環境の長期安定性に関する研究」（原子力機構, 20052)））を実施している。この

地質環境の長期安定性に関する研究は，日本全国を対象とした事例研究による調査技術や評価・解析

手法の開発など，事象ごとの研究を東濃地科学研究ユニットで実施し，幌延地域を事例とした研究を幌

延深地層研究計画の一部として幌延深地層研究ユニットで実施している。本報告書は，東濃地科学研

究ユニットにおける研究を対象としている。 
「わが国における高レベル放射性廃棄物地層処分の技術的信頼性－地層処分研究開発第 2 次取り

まとめ－」（核燃料サイクル開発機構, 19993)）（以下，「第 2 次取りまとめ」）では，関連する地球科学の分

野に蓄積された情報や知見を分析するとともに，地層や岩石の年代測定などを補足的に実施し，過去か

ら現在までの活動の中に認められる傾向や規則性に基づいて，天然現象の将来の活動の可能性や変

動の規模などを検討した。その結果，地層処分に適した安定な地質環境が我が国にも広く存在するとの

見通しが得られた。また，その科学的な根拠となる基盤情報として，活断層や第四紀火山，海成段丘の

分布・形成年代などに関する全国レベルでのデータベースを整備した。 
「第 2 次取りまとめ」以降は，我が国の地層処分計画が事業段階に進展したことを踏まえ，「特定放射

性廃棄物の最終処分に関する法律」4)（以下，「最終処分法」）に定められた段階的な処分地選定の要件

や「高レベル放射性廃棄物の処分に係る安全規制の基本的考え方について（第 1 次報告）」（原子力安

全委員会, 20005)）を念頭において，また，「第 2 次取りまとめ」やその評価（例えば，原子力委員会 原子

力バックエンド対策専門部会, 20006); OECD/NEA, 19997)）の過程で明らかにされた課題に焦点を当てて

研究を進めた。具体的には，「高レベル放射性廃棄物の地層処分技術に関する研究開発の全体計画」

（核燃料サイクル開発機構, 20018)）に示したように，地形変化や非火山地域の温度異常など，注目すべ

き現象のモデル化やメカニズムの解明に焦点をあてた事例研究及び調査・解析手法の整備を進めるとと

もに，「第 2 次取りまとめ」までに整備した全国レベルでのデータベースの拡充を継続した。 
その後，原子力安全委員会から，「高レベル放射性廃棄物の概要調査地区選定段階において考慮す

べき環境要件について」（原子力安全委員会, 20029)）（以下，「環境要件」）が示され，これを踏まえて，

2002 年 12 月には原子力発電環境整備機構による「高レベル放射性廃棄物の最終処分施設の設置可

能性を調査する区域」の公募が始まり，その中で「概要調査地区選定上の考慮事項」が公表された。また

一方で，「高レベル放射性廃棄物処分の安全規制に係る基盤確保に向けて」（総合資源エネルギー調

査会 原子力安全・保安部会 廃棄物安全小委員会, 200310)）により，安全規制にとって重要な研究分野

や課題が示されるなど，研究開発を進めていく上での方向性や課題がより明確になってきた。さらに，

「高レベル放射性廃棄物の地層処分基盤研究開発に関する全体計画」（資源エネルギー庁・原子力機

構, 200611)）により，安定な地質環境を選定する視点に加え，選定された場の安定性や長期的な変化を

評価する視点が加わった研究開発計画が示された。 
このような状況の進展を受け，原子力機構では，最新の科学的知見・情報を取り込んだ全国レベルで
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の天然現象に関するデータベースの更新や個別現象の理解といった基盤的な研究を継続する一方で，

概要調査地区などの選定や安全規制に必要となる調査技術や評価手法の整備に重点をおいて研究を

進めることとした。具体的には，研究成果をタイムリーに反映していけるよう，処分事業や安全規制のスケ

ジュールを考慮して，以下の 3 つの目標を設定し（梅田ほか, 200512)），取り組んでいる。 

・ 調査技術の開発・体系化：天然現象に関する過去の記録や現在の状況を調査するための体系的な技

術の整備（概要調査地区などの選定や安全性の検討に必要となるデータの取得） 
・ 長期予測・影響評価モデルの開発：将来の天然現象に伴う地質環境条件の変化を予測・評価するた

めの手法の整備（天然現象による影響を考慮した安全評価への反映） 
・ 分析技術開発及び研究情報基盤の整備：上記 2 項目のベースとなる最新の観測・分析技術の整備及

び安全評価にかかわるデータの整備 
 
1.1 調査技術の開発・体系化 

調査技術の開発・体系化については，「環境要件」9)に示されているように，文献から隆起・侵食量が明

らかでないとき，活断層や第四紀に活動したことのある火山の有無に関する判断ができないときは，概要

調査地区及びその周辺地域において，隆起・侵食量の程度，活断層や第四紀火山などの存在の有無を

確認することが必要であり，そのための調査技術を整備することが不可欠である。このため，個別の要素

技術の開発・改良のほか，それぞれの地質環境に応じた最適な技術の組合せを提示することを目指して

いる。また，地層処分システムに重大な影響を及ぼすと想定される現象の潜在的なリスクを排除するため，

地表付近で不明瞭となる震源断層，マグマ・高温流体などの存在をあらかじめ確認しておく必要がある。

これらについては，地球物理学的データの観測・解析などが主体となるが，地球化学的な手法を併用す

ることにより，調査技術の体系化と信頼性の向上を目指している。 
一方，「最終処分法」4)によると，過去においても概要調査地区及びその周辺地域において地層処分

システムの性能に著しい影響を及ぼすような現象が発生した痕跡がないことを確認することが必要となる。

これらについては，過去数十万年の地殻変動，火成活動などの履歴のみならず，地質環境が有する水

理，水質，岩盤物性などの性質が大きく変化していないことを直接的（例えば，断層破砕帯・プロセスゾ

ーンの岩盤物性，熱水変質帯の熱史），あるいは間接的（例えば，過去の水理を推定するための古地

形）に示すデータを取得するための調査技術を整備していく必要がある。現段階では，最終的な体系化

に向け，主に個別の要素技術の開発や既存の調査技術の適用性の確認などを進めており，「断層の発

達履歴・活動性に関する調査技術」，「火山・熱水活動履歴の調査技術」，「地下深部のマグマ・高温流

体などの調査技術」，「古地形・古気候の復元調査技術」などの研究課題に取り組んでいる。 
 
1.2 長期予測・影響評価モデルの開発 

長期予測・影響評価モデルの開発では，地殻変動，火山活動などに伴う地質環境条件の変動幅など

を現象の発生の可能性を含めて予測するための評価手法の確立を目指している。 
予測・評価についての方法論としては，「第 2 次取りまとめ」3)でも述べているように，過去から現在まで

の現象の変動傾向から将来を外挿する方法や現象の生起を統計的に求めて発生確率を予測する方法

などが基本となる。さらに，今後は経験則に加えて現象のプロセスを考慮した数値シミュレーションの研究

開発を進めていくことにより，予測・評価に対する科学的信頼性の向上を図っていくことが重要となる。具

体的には以下のアプローチをとる。 

・ 現象を理解するための，過去から現在までの地質・地球物理・地球化学データの取得 
・ データに基づく現象の理解と概念モデルの構築 
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・ 現象の発生の可能性及び地質環境条件の変化の幅を予測するための数値シミュレーションモデルの

開発 

これらの結果は，例えば，断層活動に伴う周辺岩盤の歪や地形変化に伴う動水勾配などの変化の幅

として，工学的対策や安全評価に反映されることになる。また，モデル開発に際しては，取得したデータ

の品質（例えば，物理探査などの分解能，分析方法に係る誤差・精度）やモデルの信頼性，検証方法や

その方法の妥当性などを検討しつつ，予測・評価結果に係る確からしさを定量的に把握する必要があ

る。 
現段階における長期予測・影響評価モデルの開発では，「環境要件」9)に示された今後検討すべき課

題を考慮しつつ，「地震・断層活動の影響評価モデルの開発」，「火山・地熱活動の長期予測・影響評価

モデルの開発」，「三次元地形変化モデルの開発」，「地質環境の長期挙動に関する予測・解析モデル

の構築」などの研究課題に取り組んでいる。 
 
1.3 分析技術開発及び研究情報基盤の整備 

分析技術開発については，地質環境の長期安定性に関する研究を進める上で必要になる基盤デー

タの提供を目的として，研究開発に必要な同位体測定技術を整備する。具体的には，ペレトロン年代測

定装置については，これまで実施してきた放射性炭素年代測定に加えて，ベリリウムや塩素同位体を用

いた年代測定の技術開発を進める。また，希ガス質量分析装置を用いたヘリウム同位体比測定技術開

発及び安定同位体比質量分析装置を用いた安定同位体比の測定技術開発を実施する。 
研究情報基盤の整備については，各研究課題において取得した天然現象データについて，GIS（地

理情報システム）化を進めるほか，天然現象の影響などを考慮した安全評価に反映できるよう，変動シナ

リオや物質移行解析の前提となる地質環境条件（例えば，温度，水理，力学，地球化学）の変化などに

関するデータ・情報の整備を進める。 
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2.  地震・断層活動に関する研究 
 
2.1 断層の発達履歴・活動性に関する調査技術 
（1）目的 

「最終処分法」4)によると，精密調査地区の選定は，概要調査地区及びその周辺地域において，地表

踏査，物理探査，ボーリングなどによる調査（概要調査）によって，「当該概要調査地区内の最終処分を

行おうとする地層及びその周辺の地層において活断層がある場合に，これらが坑道その他の地下の施

設に悪影響を及ぼすおそれが少ないと見込まれること」を確認する必要があるとされている。そのため，

概要調査では，活断層のみならず，地層処分に影響を及ぼすと想定される断層の存在や活動性，発達

レベルなどの情報を得るための調査技術を整備することが不可欠となる。そのため，第 1 期中期計画に

おいては，「断層の発達履歴に関する調査技術」及び「断層の活動性に関する調査技術」に焦点を絞っ

た研究開発を進めている。 
断層の発達履歴を検討する上では，断層の屈曲，ステップなどの不均質部（以下，「断層の不均質

部」）や副次断層の形成，また，断層端部における断層の伸長や分岐断層の形成を考慮する必要がある。

平成 19 年度までは，総延長数十 km 規模の活断層帯の事例として，岐阜県の跡津川断層帯及び阿寺

断層帯を対象とした地質調査を行い，破砕帯の分布や性状の概要を把握し，断層の不均質部，副次断

層及び分岐断層の形成過程について検討してきた。平成 20 年度は，平成 19 年度の追加調査（跡津川

断層帯及び阿寺断層帯）を行うとともに，長さ数 km 以下の小規模な断層を対象とし，変動地形，地質構

造，破砕帯の分布及び性状についての地質調査を行い，断層の発達履歴に関する調査技術の適用性

の確認及び断層の形成過程のモデル化に必要な情報の取得を行った。 
断層の活動性については，一般的には空中写真判読及びトレンチ掘削などによる変動地形学的調査

に基づき，最近の活動履歴を明らかにする手法が広く普及している。しかし，活動性の低い活断層など

は，地表に明瞭な変動地形を残さないことも考えられる。そのため，従来の変動地形学的調査に加え，

構造地質や地球化学の手法を用いた調査も取り入れる必要がある。以上を踏まえ，平成 19 年度までは，

跡津川断層帯及び阿寺断層帯を対象とした地質調査において，破砕帯の変形構造や，割れ目充填物

質の鉱物組成・化学組成の概要について検討してきた。また，地下深部から放出される流体を用いた調

査手法の開発の一つとして，簡易型の水素ガス測定装置を考案し，活断層帯である跡津川，阿寺，山崎

断層帯及び地質断層である仏像構造線，跡倉ナップ基底断層を事例対象とした水素ガス濃度測定を行

い，手法の適用性を検討してきた。平成 20 年度も引き続きこれらの調査を行い，断層の活動性に関連す

る情報を収集した。特に，流体を用いた調査手法については，水素以外のガスの測定も行った。 
 
（2）実施内容 
1）断層の発達履歴に関する調査技術 
①跡津川断層における事例研究 

母岩における背景値（background level）を上回る断裂密度(剪断面含有率)に基づく断層周辺部のダメ

ージゾーンの範囲について，肉眼で認定できる範囲よりも顕微鏡規模で認定できる範囲の方が広くなる

が，どちらの場合でも，断裂密度と距離の関係は対数グラフで直線回帰（指数則）されることが多い（例え

ば，核燃料サイクル開発機構, 200513)）。断裂のすべり摩擦強度を下限とし，肉眼で認定できる断裂を含

まない岩石の破壊強度を上限とした範囲において，断裂を含む岩石の剪断強度は，断裂密度が高いほ

ど減少する（例えば，田中, 200314)）。すなわち，断裂密度が高い断層は，強度が低く繰り返し活動しやす

い。 
このような研究を踏まえ，破砕帯の中心を形成する断層角礫と断層ガウジとの構成比を用いて，岐阜

県飛騨市池ヶ原湿原から天生峠周辺の跡津川断層沿い（跡津川断層の西部）を事例対象に，断層の不

JAEA-Research 2009-072

- 4 -



 

均質部について検討を行った。なお，本項における破砕帯の定義は，丹羽ほか（2008）15)に従う。 
まず，断層角礫と断層ガウジとの構成比（Fc）について，Caine et al.（1996）16)を参考に，（1）式を求め， 

Fc = ( fault breccia width ) / ( total fault core width )               (1) 

その値を平面図にプロットした（図 2.1-1）。 
さらに，断層ガウジの形成環境を知るため，跡津川断層周辺の断層ガウジから採取した 41 試料を基に，

定方位試料（直径 2 µm 以下の粒子）を作成し，X 線回折（XRD）分析を行った。分析した結果から，吉村

編（2001）17)などを参考に，粘土鉱物の生成環境の推定を行った（図 2.1-2，図 2.1-3）。なお，温度条件に

ついては，目安として，スメクタイトを含みイライト及び緑泥石を含まない場合は「低温」（約 100°C 以下），

スメクタイトを含まずイライトもしくは緑泥石を含む場合は「高温」（約 200°C 以上），スメクタイトとイライトもし

くは緑泥石が共存する場合には「中温」（約 100°C～約 200°C）と判定した。 
その結果，今回の調査範囲における跡津川断層の破砕帯の特徴について，下記のことが明らかとなっ

た。 
・ 主に断層角礫から構成（Fc = 0.8～1.0）される破砕帯は，跡津川断層の全体に分布する（図 2.1-1）。 
・ 断層角礫と断層ガウジがほぼ同じ構成比(Fc = 0.2～0.8)の破砕帯は，跡津川断層の東方では少なく，

西方に多く分布する（図 2.1-1）。 
・ 主に断層ガウジから構成（Fc = 0.0～0.2）される破砕帯は，跡津川断層の全体に分布するものの，東方

では少なく，西方により多く分布する（図 2.1-1）。 
・ 粘土鉱物の変質帯分布から，跡津川断層の東方と西方は比較的酸性の変質帯が分布する（図

2.1-2）。 
・ 粘土鉱物の変質温度分布から，跡津川断層の東方と西方は比較的高温で，中央は低温から中温で

ある（図 2.1-3）。 
 

 
図 2.1-1 断層角礫と断層ガウジとの構成比 Fc のプロット 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
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図 2.1-2 粘土鉱物の変質帯分布 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
 
 

 
図 2.1-3 粘土鉱物の変質温度分布 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
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以上から，跡津川断層は，調査地域の東方と西方で断層破砕帯の構成が異なることや，断層破砕帯

の粘土鉱物の変質帯及び変質温度が異なることから，主断層沿いに不均質な構造であることがわかった。

一方，主断層に直行する方向については，断層周辺には割れ目（fracture, microfracture）や付随的な断

層（subsidiary fault）が発達し，主断層に向かって分布密度が増加することが知られている（例えば，

Chester and Logan, 198620); Faulkner et al., 200621)）。また,破砕帯の幅は第四紀変位量と比例しているこ

とが知られている（例えば，松田ほか, 200422)）。跡津川断層の場合，こうした主断層に付随した破砕帯の

分布密度や破砕帯の幅は，主断層から離れるに従い減少する傾向にある（草野ほか, 200923)）。すなわ

ち，このような破砕帯などの断裂密度が高い範囲を，断層活動の影響範囲として捉えた場合，母岩にお

ける背景値の空間分布や，背景値からの偏差（主断層沿いへの断裂構造の偏在の程度）及び空間変化

率（断裂密度変化率）の分布の把握及び地形学的特徴（例えば，変位量分布）の把握などが重要と考え

られる。 
②阿寺断層における事例研究 

平成 18 年度の調査・研究では破砕帯の活動履歴を明らかにすることを目的として，岐阜県中津川市

川上の断層露頭を事例対象に，詳細な地質調査と貫入岩の年代測定（カリウム･アルゴン（K-Ar）法）を

行った結果，活断層トレース付近において，更新世以降の断層活動に伴う主な破壊面は，特定の幅数

m の範囲に集中していた可能性が示された（丹羽ほか, 2006a24); 丹羽ほか, 2006b25)）。平成 19 年度の

調査・研究では，阿寺断層帯の主断層と共役方向の断層（副次的な断層）を事例対象に，割れ目や小

断層の分布及び充填鉱物とその性状について地質調査，薄片観察及び年代測定結果の整理を行った。

その結果，阿寺断層帯の主断層と共役方向の各断層も，断層の起源が数 Ma 以前にさかのぼれることが

明らかになった。また，肉眼観察や XRD 分析の結果から，阿寺断層西側の白川断層は，カオリナイトか

らなる白色脈や，鉄水酸化物を主体とする褐色脈がしばしば発達する特徴がみられ，脆弱化した部分は，

断層破砕帯に沿って地表付近の酸化的な天水による変質を被ることにより形成されたことが示唆された。

平成 20 年度の調査・研究では，これらの事例研究の成果を整理するとともに，フィールドデータが不足し

ている部分を抽出し，追加の調査と断層帯の形成過程について検討を行った。 
本項では，この成果を整理したデータから，阿寺断層帯の主断層と共役方向の断層（図 2.1-4）の形成

過程について検討するため，破砕帯での元素の濃集や溶出，LOI（強熱減量）から風化度や粘土鉱物の

結晶水量の増減（地盤工学会, 197926)）及び化学的風化指標値（例えば，WPI，PI，SAR）（例えば，大見

ほか, 197527); 関, 199828); 吉村編, 200117)）に着目し，化学分析の結果の整理（図 2.1-5，図 2.1-6）を行

った。 
その結果，LOI が高い地点では，二酸化ケイ素（SiO2）の値が低かった（図 2.1-5）。吉田ほか（2009）29)

の阿寺断層における研究によると，母岩側から断層に近づくに従い，ナトリウム(Na)やカリウム(K)が溶出

する傾向にあることから，断層運動に伴うマイクロクラックを地下水が浸透することによって，変質しやすい

斜長石や黒雲母などから Na や K が溶脱したと推定している。本分析でも，元素のうちカルシウム(Ca)，マ

グネシウム(Mg)，鉄（Fe）が高い地点で K の値が低いなどの傾向は得られているが，詳細については現

在検討中である。また，川上の断層露頭の SiO2 や LOI の値から変位の集中部（31～36）において顕著な

変化を示す（図 2.1-6）ことから，変質を被る範囲が推定できる可能性が示された。 
以上のように，破砕帯の化学的特徴から，破砕帯の風化の程度の違いや化学組成から，主断層と共

役方向の各断層の形成過程が推定される可能性が示唆されており，また，変質を被る範囲が推定される

可能性も示唆された。このような化学組成を用いた調査法は，断層の形成過程を推定する手法として有

効であり，主断層と共役方向の断層との交差部の変動地形や断層破砕帯との比較や他の調査地や岩体

での具体的な研究事例の蓄積が重要と考えられる。 
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図 2.1-4 阿寺断層帯及びその周辺の調査範囲 
 ， ：調査位置（番号付きハッチからの試料で化学分析を実施） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
地質図は 20 万分の 1 シームレス地質図（産業技術総合研究所, 200730)）を簡略化した。 

 
 
 

 
図 2.1-5 阿寺断層帯の断層破砕帯の化学分析結果 
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図 2.1-6 川上地域の露頭スケッチと化学分析結果（スケッチは野原ほか, 200831)） 
☆29～37 は図 2.1-5 の分析位置 

 
③長さ数 km 程度の小規模な断層における事例研究 

長さ数 km 以下の小規模な断層を対象とし，変動地形，地質構造，破砕帯の分布及び性状について

の地形・地質調査を行った（楮原ほか, 2009a32); 楮原ほか, 2009b33)）。地形・地質調査は，岐阜県飛騨

市古川町杉崎で行われたバイパス工事に伴う斜面の開削によって出現した断層露頭を対象に行った。

杉崎は，北側へ約 3.5 km の跡津川断層帯数河断層（確実度Ⅱ，活動度 C）（活断層研究会, 199119)）と

南側へ約 3.5 kmの高山–大原断層帯のリニアメント（確実度Ⅲ，活動度不明）（活断層研究会, 199119)）の

中間に位置する（図 2.1-7）。 
露頭で出現した断層は，「新編日本の活断層」（活断層研究会, 199119)）で確実度Ⅲとされた断層（以

下，「太江断層」）にほぼ一致する。また，地質図上では，中・古生代の飛騨変成岩類・船津花崗岩類と

後期中生代～前期白亜紀の手取層群を境とする断層と解釈されている（野沢ほか, 197534)）。一方で，近

年に発行された活断層図では，活断層と見なされておらず（中田・今泉, 200235)），この断層の性状に関

しては不明である。 
空中写真判読と露頭観察の結果から，太江断層は北側隆起を伴う右横ずれ断層であると判断される。

本露頭は，太江川に発達する 2 段の段丘面のうち，高位の段丘面（I面）が開削されたもので，I面下の地

層が露出する（楮原ほか, 2009a32)）。ここでは，風化花崗岩と花崗岩類の礫を含む砂礫層が，

29 
30 31 

 

32 33 

34 35 

36

37
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N74°W67°NE の断層面（図 2.1-8；露頭中央）で接する。風化花崗岩類は地質図から，船津花崗岩類と

推定され，岩盤中に小規模な断層が発達している。断層近傍の花崗岩類並びに砂礫層は，破砕を受け

粘土化している。なお，断層面の地表部は人工改変などで削剥されており，断層面の形状と段丘面の変

形の関係を，直接観察することはできなかった。鏡下では，深成岩（花崗岩質～花崗閃緑岩質），カタク

レーサイト（花崗岩質～花崗閃緑岩質）起源の岩片，鉱物片が全体の 30%程度を占め，カタクラスティッ

ク状の組織が観察される。また，鉱物中及び鉱物周辺には割れ目が発達し，斜長石，石英などの鉱物片

の粒間を粘土鉱物が埋めている（図 2.1-9 の a，b）。基質は，粘土鉱物（緑泥石，スメクタイト）が卓越し，

他に石英，細粒鉱物片が含まれる。部分的に色が濃い部分は，粘土鉱物中に水酸化鉄鉱物を多く含む。

方解石脈は，細脈で連続性が悪い。破断面では，部分的に弱い主剪断面(Y)とそれに斜交する P 面を示

唆する複合面構造が観察される（図 2.1-9 の a）。 
断層下盤の砂礫層は，赤色風化したくさり礫を多く含み，露頭で確認できる層厚は 15 m 以上である。

この砂礫層では，傾斜不整合が 3 面認められ，下部ほど断層運動（上下変位）に伴った引きずり変形が

著しい。このことから，断層活動の繰り返しによって変位が累積していると判断される（楮原ほか , 
2009b33)）。さらに，断層露頭の最上段では，Ｉ面構成層である崖錐性堆積物に，花崗岩類が衝上してお

り，断層面の傾斜に沿った変位量は約 50 cm である。この断層面の地表東方延長は I 面の撓曲部にあた

る。崖錐性堆積物や砂礫層の年代が不明であるため，本断層の活動履歴や最新活動時期については

言及できない。しかし，以上の観察結果及び地形調査結果から I 面形成以降，太江断層が活動したこと

は明らかである。 
以上から，太江断層は跡津川断層と同じ運動センスの活断層である可能性が示唆される。跡津川断

層帯を構成する断層は，北西隆起を伴うことが知られている（例えば，活断層研究会, 199119)，地震調査

委員会, 200436)）。一方，高山–大原断層帯（図 2.1-7）を構成する断層は，跡津川断層ほど明瞭ではなく，

隆起の向きにばらつきがあるものの，大局的には南東隆起を示す。こうした変位様式の違いは，本地域

の地形に表現されており，本地域の活断層のグルーピングを検討する際の指標の一つになりうると考えら

れる。そうした場合，太江断層は，跡津川断層帯に属し，その南縁を限る活断層と推察される。本断層の

グルーピングに関しては，地質調査に加え，物理探査を行うなど本地域の地下構造と併せて考える必要

があるが，この地域のような山間部に発達する断層構造の連続性を検討する上で，本断層の構造を理解

することは重要である。 
 

 
図 2.1-7 飛騨市古川町杉崎の断層露頭位置 

左図の陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。 
右図の背景図は，国土地理院発行の数値地図 25000「高山」37)を用いて作成した。 

活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
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図 2.1-8 飛騨市古川町杉崎の断層露頭全景 

 

 
図 2.1-9 破砕帯の鏡下写真 

断層（カタクレーサイト，断層ガウジ）の偏光顕微鏡写真（a：オープンニコル，b：クロスニコル） 
CM：粘土鉱物，Pl：斜長石，Qtz：石英 

 
2）断層の活動性に関する調査技術 

平成 19 年度の調査・研究では，地下深部から放出される流体を用いた調査手法の開発の一つとして，

活動度が低い活断層の地球化学的，地質学的な特徴の把握と，その特徴を基にした調査技術の検討を

行った。そして，簡易型の水素ガス測定装置（Shimada et al., 200838)）を使用し，活断層帯である跡津川

断層，阿寺断層帯及びその周辺，山崎断層帯，地質断層とされている跡倉ナップ基底断層を事例対象

とした原位置での水素ガス濃度測定を行い，活動度が低い断層の地球化学的，地質学的な特徴につい

て，典型的な活断層と地質断層の水素ガス濃度の違いから比較・検討した。この結果，活断層である跡

津川断層では最大濃度が 6,097.4 ppm，阿寺断層では最大濃度が 26,104.9 ppm，山崎断層では最大濃

度が 17,640.3 ppm，地質断層とされている仏像構造線では最大濃度が 2,162.2 ppm，跡倉ナップ基底断

層では最大濃度が 729.7 ppm であった（草野ほか, 200923)）。このように，多地点における数時間の水素

ガス濃度測定によって，水素ガスの顕著な放出が各活断層において確認されている。また，水素ガス濃
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度やその時間変化については，複数の断層において地質構造による依存性が認められる。 
平成 20 年度は，断層の活動性について，平成 19 年度までの調査で事例対象とした断層に加え，逆

断層である山形盆地断層帯を事例対象とした水素ガス濃度測定を行い，逆断層の地球化学的，地質学

的な特徴について，地震活動が活発な地域とそうでない地域，活断層に近い地域と離れている地域の

断層ガス濃度の違いから比較・検討した（図 2.1-10）。山形盆地断層帯は，山形盆地の西縁に位置する

活断層帯で，その中央部に分布する寒河江–山辺（さがえ–やまのべ）断層及び村木沢（むらきざわ）断層

（地震調査委員会, 200739)）を含む範囲で測定を行った。これらの断層はおおむね南北に分布し，山辺

町の市街地付近で東方に張り出す形状を示す。断層面の傾斜は，山形県（1998）40)，山形県（1999）41)

や産業技術総合研究所（2006）42)の調査結果から，地表付近で西傾斜と考えられ，断層面下端の深さは，

地震発生層の下限を目安に 15 km と推定されている（地震調査委員会, 200739)）。本断層の平均変位速

度は，1 m／千年程度の可能性があるとされている（地震調査委員会, 200739)）。 
調査地域（図 2.1-10；Ⅰ～Ⅲ地区）の地質は，下位より，新第三系の杉山層（杉山泥岩部層，本郷層の

十八才火砕岩部層，橋上砂岩部層，葛沢シルト岩部層）と大谷層で構成され，それらを第四系の段丘礫

層や沖積層が不整合に覆っている（大場ほか, 197943)）。山形盆地断層帯周辺では，ガス田が報告され

ており（例えば，山形県, 195644); 牧・柴田, 196145)），そのガス田の地球化学的研究も進められている

（牧・柴田, 196145)）。山形盆地断層帯は，活断層の地表トレース（中田・今泉, 200235)）付近に基盤岩類

の分布が少ないため，断層の西側にみられる隆起側の露頭を調査した。測定は，断層，節理，層理面を

対象に行った。なお，調査地域の北側には比較的浅い震源（0～10 km），南側には比較的深い震源（10
～20 km）が分布する。 

水素ガス濃度測定の結果，活断層の地表トレース（中田・今泉, 200235)）に近づくほど，水素ガス濃度

は高くなる傾向が見られた（Ⅰ，Ⅱ地区）。また，微小地震の多いところ（Ⅲ地区）で，高濃度の水素ガス

が確認された（図 2.1-10 の a）。メタンガス濃度は，微小地震の多いところで大気濃度（2007 年現在 46)；約

1.8 ppm）よりも高濃度の 460 ppm の放出が確認された（図 2.1-10 の b）。二酸化炭素ガス濃度は，各測定

地点で大気濃度（2007 年現在 46)；約 380 ppm）と比べ，20～80 ppm 程度高く，活断層の地表トレース付

近の地点で最も高濃度の 462 ppm，次いで微小地震の多いところで 433 ppm の放出が確認された（図

2.1-10 の b）。 
以上のように，逆断層帯周辺における水素ガス，メタンガス，二酸化炭素ガス濃度の傾向を把握した。

今回の結果から，断層周辺ではガスの移行経路となりやすい構造が形成されている可能性があり，地震

活動に伴って，ガスが地表に放出される可能性が示唆される。しかしながら，断層の活動性や地震との

関係についてさらに検討を進めるためには，断層帯周辺で確認されるガスの起源及び長期的な変動傾

向を把握するとともに，震源分布やそのメカニズム，地質構造，水平地殻歪などとの比較が必要と考えら

れる。 

JAEA-Research 2009-072

- 12 -



 

 
図 2.1-10 山形盆地断層帯における断層ガス測定結果 

（a：水素ガス濃度，b：メタンガス・二酸化炭素ガス濃度） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 47)，活断層の分布は，中田・今泉（2002）35)，震源データは気象庁（2006）48)を用い

て作成した。 
 

 a 

 b 
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2.2 地震・断層活動の影響評価モデルの開発 
（1）目的 

断層活動が周辺岩盤に及ぼす影響としては，主に，岩盤の破砕や地層の変形（地形変化）といった力

学的影響と，それらが岩盤の透水性を変化させることによる水理学的影響が挙げられる。 
断層活動による力学的影響は，断層の不均質部，副次断層及び分岐断層の形成に伴い変化すること

を考慮する必要がある。平成 19 年度までの調査では，岩盤の破砕については，跡津川断層帯及び阿寺

断層帯を事例対象とした地質調査により，断層帯周辺岩盤の小断層，割れ目，充填鉱物などの広域的

な分布と性状について明らかにし，岩盤の破砕が及ぼす力学的影響範囲に関する検討を行った。地層

の 変形に ついては，徳 島県の 中央構造線を事 例対象とした 空中写真 判読と地殻変動解析

（Coulomb3.0；Lin and Stein, 200449)；Toda et al., 200550); 遠田ほか, 200251); 遠田, 200652)）及び跡津川

断層帯，養老–桑名断層帯を対象とした GPS（Global Positioning System；全地球測位システム）データの

解析を行い，断層帯の構造の不均質性を踏まえた地層の変形の特徴について明らかにした。さらに，岩

盤の破砕や地層の変形による力学的影響を把握するための調査手法の開発の一つとして，DEM
（Digital Elevation Model；数値標高モデル）データを利用した地形要素解析技術の検討を行った。平成

20 年度は，地層の変形に関わる力学的影響について，徳島県及び愛媛県の中央構造線における空中

写真判読結果と Coulomb3.0 の計算結果の妥当性を現地で検証するため，変形した地層の測量や段丘

の年代測定などを行い，解析結果とフィールドデータとの整合性について検討を行った。さらに，断層帯

の形成過程と力学的影響との関係についてのモデル化のため，断層の不均質部，副次断層及び分岐

断層などの形成過程に関するアナログ実験や数値解析などの研究事例に関する情報の収集・整理を行

った。また，DEM データを利用した地形要素解析技術については，破砕帯の分布とその不均質性が地

形に与える影響や地層の変形などに関する情報を統一基準で効率よく収集することを目的に，これまで

の検討結果を踏まえてアルゴリズムを構築し，基本的なプログラムの開発を行うとともに，断層・岩盤ごと

の特徴的な地形要素の抽出を予察的に行った。 
一方，断層活動に伴う水理学的影響については，平成 19 年度まで，断層の分布・形状と断層活動に

よる地形変化を考慮した広域的な地下水流動解析に関する研究を「5.1 地質環境の長期挙動に関する

予測・解析モデルの構築」の中で実施してきている。しかしながら，断層の透水構造についての情報は，

未だ十分に得られているとは言い難い。このため，平成 20 年度は，影響評価モデルに必要な断層にお

ける透水構造の不均質性に関連する情報収集を行った。 
 
（2）実施内容 
1）断層帯における力学的影響モデルの検討 
①地層の変形にかかわる力学的影響 

愛媛県の中央構造線活断層系（図 2.2-1）を事例に，地表の活断層トレースに基づく断層モデルを作成

し，ディスロケーションプログラム Coulomb3.0 を使って断層が活動した際の歪変化を計算し，それを基に

上下変位，体積歪を見積もった（図 2.2-2）。断層モデルは，愛媛県西条市丹原付近から愛媛・徳島県境

（境目峠）付近までの約 80 km に分布する「川上断層（桜樹屈曲以東）」「岡村断層」「石鎚断層」「畑野断

層」「寒川断層」「池田断層（境目峠以西）」について作成し，モデル化には，後藤・中田（2000）53)に記載さ

れた活断層の地表トレースを参照した。 
解析領域は，モデル化した断層を含む東西 60 km × 南北60 kmの範囲とし，水平 0.2 km，深度方向に

は 1 km のメッシュに分割して計算を実施した。Coulomb3.0 では，Okada（1992）54)の半無限弾性体を用い

ており，解析領域内の弾性係数は，ポワソン比 0.25，ヤング率 8.0e + 5 bar を用いた。また，各断層面はす

べて一様で地表に達するものとし，断層面の上端深度を 0 km，下端深度を 15 km と設定し，その摩擦係

数は，サンアンドレアス断層など典型的な横ずれ断層で得られた値（Harris and Simpson, 199855)）から 0.4
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とした。各断層モデルに与えた横ずれ変位量は堤・後藤（2006）56)に示された値とした。なお，トレンチ調

査などから（例えば，岡田, 196857); 岡田・堤, 199758); 中田・後藤, 199859)），それぞれの断層が横ずれ成

分だけではなく，わずかな縦ずれ成分を持つことが指摘されているため，それらの縦ずれ量を基に，モデ

ルでは各断層は横ずれ変位量の 20%程度の上下変位成分を有するものとした。 
対象地域において，領家帯と三波川帯の地質境界をなす狭義の中央構造線は北傾斜と考えられてい

る（例えば，岡田, 198560) ;伊藤ほか, 199661)）が，現在活動的な中央構造線活断層系は，断層トレースが

直線的で，右横ずれ変位が卓越することから，地表付近では高角からほぼ鉛直の断層面を有すると考え

られる（例えば，岡田・堤, 199062)）。現状において，地表付近の高角な活断層系と物質境界との関係は

十分に捉えられておらず，活断層系が地下において地質境界と一致し，断層面が低角となる可能

性と，地質境界とは独立して存在し，地震発生層に至るまで高角な断層面をなす可能性の両方が

考えられる(伊藤ほか，199661))。本研究では，まず，各断層の断層面の姿勢による上下変位量分布の違

いを検討するため，既存の知見・解釈を踏まえて，(a)一律の鉛直断層モデル，(b)地表変形の相対的隆起

側に傾斜する高角断層モデル，(c)地表付近では高角（(b)に準拠）とし，地下深部では地質境界断層に沿

って低角化する低角断層モデルの 3 ケースを設定した（図 2.2-2）。各モデルより得られた上下変位量とそ

の広がりについて比較すると，いずれも広範の地形との整合性に欠けてはいるが，ケース(c)では断層近

傍に限り現地形との上下変位傾向の一致がみられた。 
現在，モデル計算によって求められる上下変位・体積歪分布と，活断層沿いの断層変位地形や地形

配置を比較し，モデルの妥当性の検証を進めている。今後，横ずれ断層の活動に伴う周辺岩盤の変形

領域を推定する手法として，断層モデルを使った数値解析の有効性を評価する。 
 
 
 

N

Iz

Iz

Sb

Sb

西条

新居浜

四国中央

活断層 和泉層群

隆起側

沈降側

三波川
変成岩類

推定地質境界位置

(岡村層分布境界)
(和泉層群/三波川変成岩類)

活断層（位置やや不明瞭）
活断層（伏在部）

凡　　例

Iz
Sb

瓶ヶ森山(1896m)

笹ヶ峰(1859m)

赤星山(1453m)

境目峠

桜樹屈曲

10km10km0 52.5等高線は100m間隔。国土地理院20万分の1
地勢図「岡山及丸亀」「高知」に基づく。  

図 2.2-1 地形から推定される中央構造線活断層系沿いの上下変位センス分布 
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図 2.2-2 断層モデルの傾斜による上下変位量分布解析結果の違い 
 
②断層帯の形成過程と力学的影響との関係についてのモデル化 

断層帯の形成過程と力学的影響との関係についてのモデル化に必要な，断層の不均質部，副次断

層及び分岐断層などの形成過程に関するアナログ実験や数値解析などの研究事例に関する情報の収

集・整理を行った。 
断層活動に伴う岩盤・地表変形及び地質構造形成モデルに関する文献調査を実施し，その結果を踏

まえて，既存の知見を体系的に整理するとともに，モデル作成のための基礎データや考慮すべきパラメ

ータについて検討した。 
断層発達過程のモデル化の手法には，バランス断面法に代表される地質断面形態の幾何学的復元

モデル，砂や粘土，ビーズなどを用いたアナログモデル，有限要素法や境界要素法，粒子法を用いた数
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値シミュレーション（ディスロケーションモデル）が挙げられる。ここでは，地質構造形成モデルに関する既

往研究の概要を示す。 
（ⅰ）バランス断面法 

バランス断面法は，断層上盤の体積や地層の長さが，断層変位や褶曲の成長によって変化しないと

いう前提で断面構造を解析する方法である。褶曲構造は地下の断層運動によって規制されているという

断層関連褶曲理論に従うことから，褶曲構造の形態から地下の断層の形態を推定することが可能である

（例えば，Shaw and Suppe, 199463); Okamura, 200364)）。本解析法は，一般には，衝上断層や正断層，デ

コルマン(特定の地層から上の一連の地層が，下位の地層から分離し，下盤とはほとんど無関係に変位

変形している構造 65)，デコルマ面ともいい，付加体中やプレート境界付近の構造を示す場合が多い)の

活動によって形成される断層関連褶曲の変形部の復元(例えば，楮原ほか，200666))などの限られた構造

に適用されている。 
（ⅱ）アナログモデル 

アナログモデル実験は，1970 年代から地下資源探査技術の一端を担い，地質構造の形態とその形成

過程を検討する際の有力な手法として数多くの実験が行われてきた(例えば，山田・服部，199867))。その

結果，この方法によって伸長・圧縮・横ずれの応力場にある，様々な地域のテクトニクスを解釈するのに

大いに役立った。また，相似則を満たしたモデル実験が行われるようになったことで，再現しようとする地

質構造のテクトニクスを定量的に知ることができるようになった。さらに最近では，実験結果を画像解析す

ることによって，数値化情報として変形を可視化することが行われている(例えば，山田・松岡，200568))。 
以下に，アナログモデル実験と地質調査結果から，逆断層・横ずれ断層それぞれの特徴を紹介する。 

a）逆断層 
逆断層帯は，一般に低角な断層面を持つ場合が多く，そのため活断層のトレースは地形に応じて出

入りに富む形状を呈しながら，弓状に湾曲する場合が多い。また，新たな逆断層が順次形成され，断層

が数条にわたって併走する例（例えば，imbricate thrust/duplex thrust(例えば，楮原ほか，200666))も見ら

れる。山際の逆断層から盆地内の堆積層に低角な断層が派生する Thrust-front migration（Ikeda, 
198369)）は，こうした複雑性を生む発達過程の一つであり，横手盆地東縁断層帯のみならず，伊那谷断

層帯などでも指摘されている（Ikeda, 198369)）。 
断層変位量は，断層面上端に向かって漸減するため，多くの場合，断層上盤には，褶曲変形や引張

性の亀裂が生じている（Philip and Meghraoui, 198370)）。また，断層末端部でも類似の変位量低下が生じ，

明瞭な断層崖を伴う逆断層地形から活褶曲地形へと変化するなどの特徴も見られる。このような断層変

位の累積は，断層帯を横断する水系，特に流路変遷をもたらすことから，水系網の発達様式と地域の地

殻変動との間には密接な関係があると考えられる。 
また，リーデル剪断をはじめとして，活断層周辺には，小規模な副次断層が形成される事も多く，例え

ば，1980 年 EL Asnam 地震（Ms7.3）では主な逆断層の上盤に，正断層，逆断層，横ずれ断層，引張性

亀裂など，変位様式・方向の異なる小さな断層が出現したことが報告されている（Philip and Meghraoui, 
198370)）。 

モデル実験から，断層面の形態は，断層上盤に形成される地質構造の形態に大きな影響を与え，断

層面形態と断層変位量が地質構造の形態を規制する重要なパラメータと言える。 
b）横ずれ断層 

横ずれ断層帯では，逆断層や正断層に比べ直線的な平面形態を呈する。活断層分布の不連続部で

あるステップを破壊が進展する事例（Wesnosky, 198871); Harris and Day, 199372)）や，雁行する断層の伸

長によって，断層間に flower-structure が発達し，pull-apart basin あるいは pressure ridge が形成されるこ

とはよく知られた事象である。また地表付近でも，断層面近傍では，ある程度の幅を持った破砕帯が形成

されるなど岩盤の破砕が進行している場合もある。 
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（ⅲ）数値シミュレーション 
弾性論に基づくディスロケーションモデルは，数値シミュレーションとしてよく知られた断層モデルで，

断層変位量や断層変位に伴う応力変化量の推定が試みられてきた。この方法では，媒体が連続体と限

定されるため，構造変形による歪分布から断層分布を推定した例(小室・福代, 198973); Waltham, 199274))

はあるが，断層形成に伴う地質構造形成過程やその形態の変化は，再現できなかった。したがって，断

層の位置，複雑な構造や変形の復元には，現地データやアナログモデル実験からのデータを必要とした。

個別要素法や格子ボルツマン法を用いた数値シミュレーションでは，モデル化した地質構造を再現し，

地質構造形成における応力場や詳細な変形情報，孔隙率・浸透率の時間・空間変化を検討することが

可能となってきた。 
以上から，アナログ実験や数値解析では，断層構造を形成する幾何学的パラメータが変形に大きくか

かわることは明らかである。つまり，断層帯配列の長さ，幅や厚さなどの規模，変位量，断層傾斜，断層の

空間分布，断層の連続性及び歪量などの定量化が重要となる。それには，モデルで再現しようとする現

象・イベントの年代，変位量（変位速度），断層の配置や地質構造の把握が鍵となろう。また，断層活動の

力学的影響評価モデルの試案段階では，既存資料を有効に活用することに加え，初生的な地質構造か

ら現在の地質構造を再現することを前提に，各地域の水系発達様式や変動地形，地質構造，地質特性，

構造発達史に関するデータ取得が必要である。そして，モデルの効率的な活用のため，文献調査による

データベース化，それを基にこれらのパラメータを統計的に解析し，モデルのパターン化を図ることが重

要である。 
③DEM データを利用した地形要素解析技術 

破砕帯の分布とその不均質性が地形に与える影響や地層の変形に関する情報を統一基準で効率よ

く収集することを目的として，地形要素を自動抽出するためのアルゴリズムを構築し，基本的なプログラム

の開発を行うとともに，断層・岩盤ごとの特徴的な地形要素の抽出を予察的に行った。特に，地表に

おける断裂系の把握に必要な情報として，谷密度と水系パターンの予察的な解析を行った。 
（ⅰ）地形要素自動抽出プログラムの改良 

昨年度作成した DEM データを用いた地形要素自動抽出プログラム（図 2.2-3）の改良を以下の項目に

ついて行った。 
・ 3D 表示可能な画像上で，解析の設定を行えるものとした。 
・ データは 100 MB 以上の容量の DEM データをリアルタイムで表示・解析可能とした。 
・ 解析の作業過程でメッシュサイズ又はピクセルサイズを整数倍で指定できる機能を追加した。 
・ データの入力及び出力は，既存の緯度・経度のデータに加え，任意のグリッドデータでも行えるように

した。 
・ 崖地形を面的に解析できる機能 

を追加した。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 2.2-3 地形要素自動抽出プログラムの解析例       

  
 
【解析可能なデータ】 

【解析パラメータ】→ 

 

【抽出される地形要素】
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（ⅱ）谷密度と水系パターンの解析 
（ⅰ）のプログラムで，DEM データは国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いて，谷の自動

抽出を行った。抽出される谷は，DEM の大きさに依存する。例えば 50m メッシュの場合，データ間隔が

50m なので，抽出される谷の長さは 50m が最短となる。今回は，長さが 100m 以上の谷を抽出した。解析

領域は岐阜県飛騨市の跡津川断層周辺とした（図 2.2-4）。この解析領域は，東方に飛騨山脈，西方に

白山山地といった急峻な山地に挟まれ，飛騨高地北部の標高 1,300 m 程度で起伏の比較的小さな山地

が分布する。解析領域の中央に位置する跡津川断層の周辺には，飛騨変成岩類及び船津花崗岩類が

分布し，これらの基盤岩類を手取層群及び濃飛流紋岩類，河川砂礫層，崖錐性堆積物が基盤岩を不整

合に覆っている。飛騨変成岩類については，原岩は先古生界から古生界とされ（野沢ほか, 197575)），構

成岩石は各種の片麻岩類を主体として，花崗岩質岩，晶質石灰岩を挟在する。本地域では跡津川中・

上流域付近，宮川流域，小鳥川流域にかけて，東北東～西南西方向に広く分布している（図 2.2-5）。 
谷の自動抽出の結果，解析領域内では，長さ，方向の様々な谷（図 2.2-6）が抽出された。そこで，谷

の長さ，方向，谷密度の分布について特徴を示すために，以下の手順で解析を行った。 
・ 抽出した谷の長さを方向別（30 度刻みの 6 通り）に分類する。 
・ 不規則な間隔の XY データから，線形補間三角網法により規則的な間隔にデータ生成する（グリッド

化）。 
・ 各グリッドにある 6 方向の谷の長さを基に，卓越方向を決定する。卓越方向は以下の（2）式の目的関

数 を最小とする方向 とする。 

6

1

2

21i tan

isiniicositan
                      (2) 

ここで， はグリッド上での谷の長さ， はその谷の方向である。 
また，卓越方向での谷の長さは以下の（3）式で求められる iL の中での最大値とした。 

2

1

2

1
tan

tan

tanisiniicositan

tan
tan

tanisiniicosiiL              (3) 

 
今回の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた谷の自動抽出による解析から，地形の特徴について下記の

ことがわかった。 

・ 解析領域内の谷はおおむね北東～南西方向及び北西～南東方向であるものの，各谷長で卓越する

方位が異なる（図 2.2-7～図 2.2-11）。 
・ 谷長が長くなるほど，谷の方向が北東～南西方向及び北西～南東に卓越する傾向にある（図 2.2-7～

図 2.2-11）。 
・ 断層沿いでも卓越する谷の方向が異なる（図 2.2-9～図 2.2-11）。 

これらの結果の要因を検討するためには，自動抽出された水系分布の地域性について，地形，地表

に分布する岩石の違いとその構造，または断層活動に伴う破壊・変形などによる割れ目と対比していくこ

とが重要と考えられる。 
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図 2.2-4 水系分布の解析領域 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 

 
図 2.2-5 解析領域周辺の地質 

地質図は，山田ほか（1989）76)，高野ほか（1999）77)を簡略化した。 

 
図 2.2-6 谷の長さ別頻度分布と方位 
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図 2.2-7 水系分布の解析結果（抽出谷長 100 m 以上 300 m 未満；幅・長さ強調） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 

 
図 2.2-8 水系分布の解析結果（抽出谷長 300 m 以上 600 m 未満；幅・長さ強調） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 

 
図 2.2-9 水系分布の解析結果（抽出谷長 600 m 以上 800 m 未満；幅・長さ強調） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 

JAEA-Research 2009-072

- 21 -



 

 
図 2.2-10 水系分布の解析結果（抽出谷長 800 m 以上 1,000 m 未満；幅・長さ強調） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 

 
図 2.2-11 水系分布の解析結果（抽出谷長 1,000 m 以上 3,882 m 以下；幅・長さ強調） 

陰影図は，国土地理院発行の数値地図 50 m メッシュ 18)を用いた。活断層の分布は，活断層研究会（1991）19)を編集した。 
 
2）断層帯における水理学的影響モデルの検討 

断層の水理学的影響と破砕帯との関係についてのモデル化に必要な，断層の幾何学形状，破砕帯

の構造及び力学的，化学的影響範囲，断層の透水性構造に関する研究事例などの情報の収集・整理を

行った。 
①断層の分布・幾何学形状 

断層は必ずしも 1 枚の断層面だけで構成されるわけではなく，地下で分岐して地表で複数の断層面と

なり，断層帯を形成していることが多い（Swanson, 198878); Woodcock and Fischer, 198679)）。そのような断

層帯においては，地表付近で断層の連続していない部分（step-over，bends）がある可能性があり，その

部分では破砕帯が不均質となって拡がっていると考えられている（Sibson, 200380)）。 
②破砕帯の構造 

サンアンドレアス断層などにおける研究に基づくと，脆性領域における破砕帯は，断層コア（fault core）

とダメージゾーン（damage zone）とで構成されている（Chester and Logan, 198620); Chester et al., 199381); 
Caine et al., 199616)）。一方，地下深部では岩石の強度が上昇するため，割れ目の多いダメージゾーンは，
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地下深部ほど発達しにくいとされている（Scholz, 200282)）。断層コアは，断層活動に伴う変位の大半を受

け持つ狭い領域として認識され（Niwa et al., 200983)），断層ガウジやカタクレーサイトなどの断層岩からな

る。ダメージゾーンは，断層コアの周辺を取り巻くように分布し，断層帯の成長に伴って，主に力学的な影

響を受ける領域として認識され，周辺岩盤よりも割れ目や小断層などが密に発達する。跡津川断層は，

複雑な地質構造を持つステップ部を含むこと，また，跡津川断層が長い活動史を持つ長大な断層である

ことから，単純な断層コアとダメージゾーンの 2 層構成とはならず，複数の断層コアとダメージゾーンが繰

り返す構造をなしている部分が多い（丹羽ほか, 200815)）。また，阿寺断層においても，狭い領域で複数

の活断層が並走している（活断層研究会編, 199119); 岡田ほか, 200684)）こと，断層破砕帯の幅が数十 m
から約 200 m と見積もられている（山田, 1978a85); 山田, 1978b86)）ことから，複数の断層コアとダメージゾ

ーンが繰り返す構造からなる部分を含むと考えられる。 
Scholz et al.（1993）87)や Vermilye and Scholz（1998）88)は，破砕帯について，断層活動に伴うすべり面

(shear plane)を取り巻くカタクレーサイトゾーン（cataclasite zone）と，さらにそれらを取り巻く肉眼スケール

から顕微鏡スケールの割れ目が密に発達するプロセスゾーン（process zone）とした。金折（2001）89)は，ダ

メージゾーンはプロセスゾーン(process zone)に含まれ，カタクレーサイトゾーン(cataclasite zone)の外側の

部分としている。金折（2001）89)は，跡津川断層には幅約 3 km の癒合割れ目の発達で特徴づけられるプ

ロセスゾーンが伴われており，その形態は，断層を中心にして左右非対称としている。さらに，プロセスゾ

ーンの内側では，断層の両側約 100 m 間に開口した粒界割れ目が発達しているとした。 
③破砕帯の力学的・化学的影響範囲 

室内破壊試験に基づく研究によると，脆性破壊の進行に伴い発生進展するマイクロクラックの方向は，

既存のマイクロクラック（シールドクラック）の方向に依存する(例えば，Takemura et al., 200390))。跡津川断

層や阿寺断層周辺において，断層から数 km 以内の母岩中には，その外側に比べて，微視的な割れ目

の密度が高いことが示されている（金折ほか, 198891); 金折・矢入, 199092)）。阿寺断層に直交する方向に

採取した岩石試料の自然状態の含水比や有効間隙率の測定を行ったところ，活断層トレース近傍の岩

石試料では，肉眼スケールで破砕を受けていなくても，これらの値が高くなる傾向があることを確認した

（黒澤ほか, 200893)）。吉田ほか(2009)31)では，阿寺断層において地球化学的影響範囲について検討し，

断層運動に伴って生じるマイクロクラックを地下水が浸透するため，断層に近くなるに従いNa，Kといった

元素が溶出する傾向にあると考えた。また，断層近傍ではケイ素（Si）も減少しており，熱水による石英の

溶脱や含水鉱物の生成が示唆されるとした。調査の結果から，断層近傍ほど元素が選択的に移動して

いることを示し，特に断層から 20 m 程度までの範囲で顕著であるとしている。 
④断層の透水性構造 

断層は，周辺母岩と異なる透水性を持つことが知られており（Caine et al., 199616)），断層近傍の透水

性調査から，透水異方性（断層面直交方向：低透水性，断層面方向：高透水性）を有する場合があること

が確認されている（Lockner et al., 199994); 竹内ほか, 200195)）。そして，断層の内部構造（断層コア，ダメ

ージゾーン）と透水性構造の形態と量比によって，破砕帯の透水性は規制されている（Caine et al., 
199616)）。 

以上のことから，断層の中心の狭い範囲には断層ガウジなどからなる低透水の地質構造と，その周辺

を取り巻く高透水の地質構造があり，断層における水理学的影響モデルを作成するためには，このような

断層の分布・幾何学形状や破砕帯の構造・影響範囲などの把握が重要となる。 
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3. 火山・地熱活動に関する研究 
 
3.1 火山・熱水活動履歴の調査技術 
（1）目的 

「最終処分法」4)によると，精密調査地区の選定は，概要調査地区及びその周辺の地域において，地

表踏査，物理探査，ボーリングなどによる調査（概要調査）によって「対象地層等において自然現象によ

る地層の著しい変動が長期間生じていないこと」を確認することとされている。このため火山・熱水活動に

ついては，対象地域において過去の噴火活動や熱水活動などの存在の有無を確認することが必要とな

ることから，これらを調査するための技術の整備を進めている。 
また，原子力安全委員会（2002）9)によると「第四紀に活動したことのある火山の有無に関する判断が

文献調査からできない場合は，概要調査あるいはそれ以降の調査において，検討する必要がある」こと

が示されていることから，当面は，地表踏査や室内試験などによって第四紀火山を認定するための調査

技術（第四紀火山噴出物の同定）を整備する必要がある。これまでの研究開発では，主にテフロクロノロ

ジーによる噴火史の編纂手法（多量屈折率測定地質解析法；以下，「RIPL 法」）を提示するとともに，更

新世後期～完新世の編年に有効な手法であることを確認した（古澤, 200496)；梅田・古澤, 200497)）。 
一方，マグマなどの高温物質から放出される熱エネルギーや火山ガスなどによって，その周辺では地

温の上昇のほか，熱水対流系の形成，地下水や岩石の化学組成の変化などの現象が想定されている。

そのため，概要調査に際しては，過去に生じた上記の現象の痕跡の有無を確認するための調査技術を

整備していくことが重要となる。これについては，鉱物の絶対年代とその閉鎖温度（地質温度計）を利用

した熱年代学的な手法によって，過去の古地温・熱水系を復元するための調査技術に取り組んでいる。 
平成 20 年度については，特に，非火山地帯の鉱脈鉱床を事例にした熱履歴の解析手法の検討を行

った。また，低温（100°C 程度まで）かつ第四紀の地質試料に適用できる熱年代学的手法を確立するた

め，ウラン・トリウム・ヘリウム（(U-Th)/He）年代測定システムの開発を進めた。 
 
（2）実施内容 
1）非火山性熱水鉱床を利用した熱履歴解析手法などの整備 

現在の紀伊半島は西南日本弧の前弧域に位置しており，鮮新世以降には火山活動が生じていない

が，紀伊半島南部の本宮地域や十津川地域では温泉活動が現在も活発に見られ，湯の峰や川湯，上

湯，湯泉地などといった高温（＞42°C）の温泉が分布している（金原, 200598)）ほか，本宮地域の周辺には

熱水変質帯や鉱化変質も認められている（新エネルギー・産業技術総合開発機構, 199499)；図 3.1-1）。 
本宮地域の地熱活動は，千数百万年前の大規模珪長質火山活動に伴う比較的規模の大きい熱水活

動の後，最近（数十万から数万年前）になって新たに生じたと考えられてきた（新エネルギー・産業技術

総合開発機構, 199499)）。そのため，花室ほか（2008a）100)は，K-Ar 法，フィッション・トラック（FT）法，熱ル

ミネッセンス（TL）法など，複数の放射年代測定法を利用した熱年代学的アプローチによって，現在生じ

ている熱水活動は，少なくとも約 6 Ma までさかのぼる現象であることを明らかにした。また，高温泉付近

の変質岩の流体包有物と，温泉ガスのヘリウム・ネオン同位体比の分析結果の比較により，約 6 Ma から

約 2 Ma の高温泉付近で見られる低温地熱活動と現在の高温泉の活動の連続性が示唆された（花室ほ

か, 2008b101)）。以上のことから，紀伊半島の高温泉に関連する熱水活動は，新たな火山活動の発生に

伴うものではなく（例えば，Seno et al., 2001102)），約 6 Ma 以降のフィリピン海プレートの沈み込みの開始

時期から継続しているネオテクトニクスの枠組みで生じている長期的な現象であることが示唆される。 
さらに，鉱床地域を含めた変質鉱物中に含まれる流体包有物のマイクロサーモメトリを行い，地下深部

での熱水の温度や化学的性状の推定を試みた結果を年代測定結果（花室ほか, 2008c103)）と比較するこ

とにより，地熱活動の時期と性質の対応がある程度明らかとなった（花室ほか, 2008b101)）。また，流体包
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有物中の希ガス同位体比からは，地下深部の高温流体に関連すると考えられる高い 3He/4He 比を持つ

端成分と，深層地下水に関連すると考えられる低い 3He/4He 及び高い 40Ar/36Ar 比を持つ端成分の流体

の存在が示唆され，高温泉や本宮地域の変質帯及び熊野酸性火成岩類に伴う鉱脈鉱床に関連する変

質岩ではおおむね前者の流体が関与し，内陸部の鉱脈鉱床に関連する変質岩では後者の流体が関与

していることが明らかとなった（Hanamuro et al., 2008104)；図 3.1-2）。 
以上のように，複数の年代測定手法を組み合わせることにより，紀伊半島南部地域を事例として，熱水

変質帯の形成年代を把握することが可能であることを示した。また，流体包有物のマイクロサーモメトリに

よって，地下深部の熱水の温度や化学的性状を明らかにすることができ，これらの現象が生じた場合の

地質環境条件の変化の幅を推定する際の基盤情報が得られた。 
一方，変質によるリセットを受けていない試料のアパタイト FT 年代に着目し，アパタイト FT 年代の閉鎖

温度，地表付近の温度及び地温勾配を仮定して岩体の削剥速度を計算した結果，最終間氷期最盛期

の旧汀線高度に基づく隆起速度の推定値（Ota and Omura, 1991105)）とおおむね同程度の値となった（花

室ほか，2009106)；表 3.1-1）。この結果は，海岸段丘や河岸段丘に乏しい内陸部において隆起速度を推

定する手法として年代測定が有効であることを示しており，より閉鎖温度の低い(U-Th)/He 年代測定を組

み合わせることにより，さらに時間分解能の高い推定を行うことが可能となると考えられる。 
 

 
図 3.1-1 紀伊半島南部地域の地質と試料採取地点 

産業技術総合研究所（2003）107)に加筆 
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図 3.1-2 流体包有物中の希ガス同位体比（凡例の色分けは，図 3.1-1 と同様） 

 
表 3.1-1 アパタイト FT 年代から推定される岩体の削剥速度と既存の隆起速度の推定値との比較 

分類 地区名 アパタイト 
FT 年代(Ma) 

削剥速度(m/万年) 
[地温勾配：30°C/km] 

御坊 11.0 ± 2.1 3.3 

富里 8.1 ± 0.6 4.5 

すさみ 12.9 ± 1.1 2.8 

上富田 8.6 ± 1.3 4.3 

未変質 

勝浦 12.7 ± 2.2 2.9 

平治川 9.5 ± 0.9 
11.5 ± 1.0 

3.9 
3.2 変質帯 

武住 11.5 ± 1.1 3.2 

鉱床 今西 11.1 ± 1.2 
11.2 ± 0.9 

3.3 
3.3 

文献 対象期間 隆起速度(m/万年) 

Ota and Omura (1991)
105) 約 12.5 万年 0.88～4.88 

 
2）(U-Th)/He 年代測定システムの構築 

(U-Th)/He 年代測定システムを構築し，地質試料に対して測定手順や年代較正法などを確立すること

により，第四紀の非火山地帯の熱水活動や断層活動などに伴う低温領域（100°C 程度まで）での熱的イ
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ベントを対象とした熱履歴解析を行うことが可能となる。本システムの実用化により，過去の地質事象が生

じた時期が精度よく把握でき，地層処分における地質環境の長期安定性を評価する上で有用な情報を

提供することができる。なお，本研究は，先行基礎工学研究として平成 18 年度より 3 年間の計画で実施

しているものである。 
(U-Th)/He 年代測定法は，鉱物中の 4He を U，Th 系列の α 壊変による壊変生成核種と見なして年代

測定を行う手法であり，Zeitler et al.（1987）108)による再解釈以降急速な発展を遂げた。その応用上の長

所は，①閉鎖温度がアパタイトで約 70°C，ジルコンで 180°C と非常に低いこと，②ウラン含有鉱物は風化

変質に強いものが多い（特にジルコン）こと，③単結晶年代測定が可能であること，④一般に測定時のブ

ランクを含む非放射起源ヘリウムが少ないこと，⑤ヘリウムの生産速度が大きいこと，⑥原子炉や大掛か

りな専用質量分析計が必要ないことなどが挙げられる。現在は，①の特徴から現世の急速な造山帯の冷

却過程や活断層の温度異常における最新イベントなどに対して多く用いられている。④，⑤の特徴から

若い年代測定に適していることは，これらの最新イベントの研究においても有利に働く。 
年代方程式は（4）式で表されるが，α 粒子は壊変前駆核種から初速を持って放出されるため，一部は

結晶外に失われることになる。このため，測定した 4He に対して求められる Raw age を，結晶の体積表面

積比を基にした補正項 Ft により補正する。補正式は（5）式となる（Farley et al., 1996109)）。 
 

（4） 
 

4He：4He 含有量  238U：238U 含有量  232Th：232Th 含有量  t：年代値 
λ238：

238U の壊変定数  λ235：
235U の壊変定数  λ232：

232Th の壊変定数 
 

Corrected age = Raw age / Ft                                    （5） 

なお（4）式を t について代数的に解くことは困難であるため，実際の年代についてはテーラー展開によ

り二次の項まで計算した（数式については，Yamada et al.（2009）110)参照）。 
測定は，対象となる鉱物（例えば，ジルコン，アパタイト）を分離し，実体鏡下で形，大きさ，包有物に着

目して選別した後，結晶が溶融しない温度（アパタイト：約 1,050°C，ジルコン：約 1,350°C）で脱ガスし，希

ガス質量分析装置により He を定量するとともに，脱ガス後の試料を酸やアルカリで溶解し，ICP-MS
（Inductively Coupled Plasma-Mass Spectrometry：誘導結合プラズマ質量分析）により U，Th を定量する。

平成 20 年度は，天然の年代未知試料を用いて分析を行い，地質学的な成果を得るとともに原子力機構

で構築した(U-Th)/He 年代測定システムによる年代値の妥当性を示した。 
断層起源シュードタキライトは主に地殻浅部で断層に沿って生じる脈状岩石であり，過去の断層活動

により発生した摩擦熱で溶融・固結したものと考えられている。したがって，その生成時期や温度（最高到

達温度及び環境温度，すなわち断層摩擦発熱による温度上昇幅）・圧力といった生成条件の推定は，断

層の活動時期や頻度，断層の強度や破壊（発震）のエネルギーなど，地質学や防災上の課題を考える

上で重要である。放射年代測定法は，堆積速度や侵食速度，断層の活動周期といった仮定をおかずに

シュードタキライトそのものから直接その生成時期を明らかにしうる点で非常に強力な手法であり，さまざ

まな研究が行われている。ただし，(U-Th)/He 法においては上述の補正項 Ft を計算する必要から年代測

定には自形で十分な大きさの結晶が必要である。当然ながらこれはシュードタキライトを含む断層近傍試

料に対して極めて厳しい選別条件となるため，論文などに公表された年代はまだない。しかし，試料が共

通である FT 法と併用することで，シュードタキライトの生成温度条件の上限と下限を直接的に決定できる

可能性がある。 
今回対象とした三重県多気町のシュードタキライトは中央構造線沿いで初めて見つかったものであり，

)1(6)1)(88.137/(7)1(8 232235238 2322382384 ttt eTheUeUHe
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角閃石‐緑色片岩相条件でマイロナイト化した畑井トーナル岩の冷却の過程での脆性変形領域で融解・

急冷によって形成され，その後さらに破砕の影響を重複して受けている（Shimada et al., 2001111)）。最大

で幅約 7 cm に達する厚いシュードタキライトであり，十分な数のジルコンが分離されたことから年代測定

に成功した。シュードタキライトの(U-Th)/He 年代は 60.3 ± 2.7 Ma，その原岩は 55.5 ± 4.5 Ma である。先

行して同じ試料の FT 年代測定も行われており，その年代は 60.0 ± 3.5 Ma と 70.2 ± 2.7 Ma であり，トラッ

ク長の短縮はなかった（Takagi et al., 2010112)）。これらのことから，今回対象となったシュードタキライトは

60 Ma 頃に最後の生成活動があり，その時の環境温度はジルコン(U-Th)/He 年代の閉鎖温度よりも高温

かつジルコン FT 年代の部分アニーリング領域の上限よりも低温と考えられる。これは 180～350°C 程度に

相当し，鉱物学的な観察から推定される 200～300°C（Shimada et al., 2001111)）と良く一致した（図 3.1-3）。

なお，ここで得られた(U-Th)/He 年代は従来推定されていた地域的な冷却史とおおむね矛盾しない。ま

た，閉鎖温度の異なる FT 年代と一致する年代が得られたことは，シュードタキライトが生成後速やかに冷

却したことを示し，トラック長の短縮が見られないことと整合的である。 

 
図 3.1-3 年代測定結果から推定される岩体の冷却史 

 
3.2 地下深部のマグマ・高温流体などの調査技術 
（1）目的 

概要調査に際しては，対象地域やその周辺において，第四紀火山や過去の熱水活動などの痕跡を

確認するための技術のほか，将来，地層処分システムに重大な影響を及ぼすと想定される現象（例えば，

断層活動，火成活動）の潜在的なリスクを排除するため，地下深部のマグマ・高温流体などの存在の有

無を把握するための調査技術を整備していくことが重要である。そのため，原子力機構では，地震波速

度構造，比抵抗構造，希ガス同位体などといった地球物理学的，地球化学的データを用いた総合的な

調査・解析手法の構築を目指している。 
平成 20 年度については，沿岸域においてマグマなどによる低比抵抗領域が地下に分布すると推定さ

れる地域を事例に，観測データの品質（S/N 比）に応じた解析精度の評価手法の検討及び沿岸域にお

ける地磁気地電流法（Magnetotelluric Method；以下，「MT 法」）の適用性を検討した。また，活構造帯に

規制される熱水上昇域を特定するための地球化学的手法として，主要な活構造帯である新潟–神戸ひ

ずみ集中帯（以下，「NKTZ」）を事例に温泉ガスなどの希ガス同位体比（例えば，ヘリウム）の測定を実施

した。 
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（2）実施内容 
1）複雑な海岸線を有する火山地域における MT 法三次元比抵抗構造解析 
①研究経緯 

MT 法は，従来から地熱資源開発，金属資源探査，石油探査，地震・火山防災などの分野で用いられ

ている。近年，本手法はマグマや地下の高温流体の観測技術の一つとしても有効であることが確認され

ている（浅森・梅田, 2005113)）。しかしながら，地下数十 km 程度までの深部比抵抗構造を精度よく把握す

るためには S/N 比の向上，海岸線効果を含んだデータの解析，局所的かつ複雑な地下三次元構造によ

り，見掛比抵抗曲線及び位相曲線に歪みが生じるガルバニック・ディストーション（以下，「ディストーショ

ン」）を含んだデータの解析など，解決しなければならない点が多々ある。 
S/N 比の向上については，平成 18 年度に「JAEA スタッキング」(根木ほか, 2007114))を開発し，既存デ

ータに対して高い適用性が認められ，平成 19 年度に，人工ノイズが卓越した能登半島における MT 法観

測にて，その有効性を確認した。また，本観測では，人工ノイズに併せて強い海岸線効果を含むデータ

が取得されたが，三次元インバージョン（Sasaki, 2004115)）を用いて，海の比抵抗も地下構造と同様に未

知数として解析した結果，他の地球物理学データと調和的である広範囲に及ぶ高比抵抗領域が再現さ

れるとともに，本地域の複雑な海岸線の形状や水深についても調和的な低比抵抗領域が再現され，本

解析結果が高い信頼性を有することが確認された。そこで，平成 20 年度は，能登半島のような高比抵抗

領域が広範囲に広がる地域ではなく，沿岸域においてマグマなどによる低比抵抗領域が分布すると推定

される地域にて本解析方法の適用性を検討した。 
②観測概要 

観測地域は，島根県の中央部に位置する活火山である三瓶山であり，海岸線（大田市）から約 15 km
離れて位置する。図 3.2-1 に気象庁(2006)48)のデータにより作成した本地域における低周波イベント及び

それ以外の自然地震（以下，「通常地震」）の震源分布を示す。三瓶山を中心に通常地震の集中域が，

北東～南西方向と北西～南東方向に直交して分布している。さらに，通常地震集中域の間で，かつ，三

瓶山の南西約 10 km の位置に低周波イベントが認められる。観測期間は，2008 年 11 月 11 日から 25 日

までの 15 日間であり，測点数は 22 点である。測点位置を図 3.2-2 に示す。測定は Phoenix Geophysics
社製の MTU-5 及び MTU-5A システムを用い，5 成分，15 時間（17:00～翌 8:00）測定を行い，320 Hz か

ら 0.00055 Hz までの 80 周波数のスペクトル・データを取得した。観測期間中の信号レベルは全般的に低

く，また，西出雲駅以東を発信源とした直流信号による人工ノイズの影響もあり，特に観測地域東側の品

質が低い状況であった。このような状況のデータであったが，「JAEA スタッキング」を行うことにより，見掛

比抵抗曲線及び位相曲線の連続性は向上した。図 3.2-3 に，得られた見掛比抵抗曲線及び位相曲線の

例を示す。測点 014 は，低周波数帯で YX モードの位相が 90°以上である(均質媒質では 135°)。本周

波数帯では Skew が 0.3 を超えていることから，これは，複雑な三次元構造に起因したディストーションで

あるものと考えられる。また，これらのデータは全て海岸線から 10～15 km の地点において観測されたも

のであるため，ある程度，海の影響を受けているものと考えられる。図 3.2-4 に，低比抵抗体である海水の

存在を仮定し，海岸線から 15 km 地点で観測を行った場合に取得される見掛比抵抗曲線及び位相曲線

のモデル計算例を示す。(a)は陸域地下の比抵抗が 300 Ω･m 均質を仮定した場合であり，(b)は 30 Ω･m
均質を仮定した場合である。なお，海水の比抵抗を 0.3 Ω･m，海底深度を 200 m と仮定している。陸域地

下の比抵抗を 300 Ω･m 均質と仮定した場合，見掛比抵抗曲線は，低周波数になるに従い XY モードは

上昇，YX モードは一旦低下し，その後上昇する傾向を示すが，30 Ω･m 均質と仮定した場合ではその変

化は非常に小さい。本地域において実際に観測されたデータでは，このような海の影響は明瞭に認めら

れなかった（図 3.2-3）。この理由として，複雑な比抵抗構造や，陸域地下の比抵抗が全般的に低いことが

考えられたが，「JAEA スタッキング」により得られた見掛比抵抗及び位相曲線が真の値を反映していない

ことも懸念された。 
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図 3.2-1 三瓶山周辺における通常地震         図 3.2-2 本調査で観測を行った測点の位置 

及び低周波イベントの震央分布 
(気象庁(2006)48)より作成) 
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図 3.2-3 観測された見掛比抵抗曲線及び位相曲線 

黒色及び灰色は，XY モード及び YX モードによる観測データを示す。 
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図 3.2-4 海岸線から 15 km の地点における見掛比抵抗及び位相の理論値 

(a)は陸域地下の比抵抗を 300 Ω･m 均質と仮定した場合，(b)は陸域地下の比抵抗を 30 Ω･m 均質と仮定した場合の理論値を示す。 
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③解析方法 
本観測データの解析には，スタティック・シフトを考慮した MT 法三次元インバージョン・コード(Sasaki, 

2004115))を使用した。本解析では，海域地下の比抵抗ブロックの値も陸域地下と同様に未知数として解く

ために，解析領域端部の測点がない領域にも比抵抗ブロックを設けた。図 3.2-5 に解析領域におけるメッ

シュ及びブロック分割を示す。メッシュは水平方向 2.5 km 間隔，深度方向 0.6～10 km 間隔とし，ブロック

サイズは水平方向に 5～10 km，深度方向に 1.2～20 km とした。ローテーションは 35°，測点位置は，地

表面の各ブロックの中心にあるものと仮定した。入力データは「JAEA スタッキング」による処理の過程で

行われるロバスト・スムージング(根木ほか, 2007114))により平滑化された見掛比抵抗及び位相曲線（0.001 
Hz から 20 Hz までの 20 周波数，非対角項）を用いた。測点数は対象領域西端に位置する 019 を除く 21
点とした。 

イタレーションは 7 回行い，観測データと理論データとの残差の平均自乗根が最も小さかった 7 回目の

結果を最終結果とした。図 3.2-6 に観測データと，得られた比抵抗構造から求められる理論データを比較

して示す。YX モードの 0.001 Hz において位相が 90°以上となったデータ以外は，観測データと理論デ

ータは同様な傾向を示している。 
④解析結果 

図 3.2-7 に本解析によって得られた三次元比抵抗構造の鳥瞰図を，通常地震及び低周波イベントの

震源分布と重ねて示す。取得された見掛比抵抗曲線及び位相曲線では，典型的な海の影響は認められ

なかったが，三次元解析を行った結果，日本海に対応すると考えられる低比抵抗領域が明瞭に再現され

ている。さらに，表層において海岸線から三瓶山方向に低比抵抗領域が湾入しているが，これは鹿野・

吉田(1984)116)及び歌田(2007)117)に示されたグリーンタフの湾入部に対応しているものと思われる。また，

湾入部西側の長い帯状の低比抵抗領域の末端部には，ディストーションが発生した測点 014 と 015 が位

置する。さらに，三瓶山の南西 10 km の深度 10 km 以深では低比抵抗領域が認められ，その低比抵抗

領域上面を取り囲むように通常地震の震源が分布している。 
図 3.2-7 中に示された A‐A’について，その比抵抗断面図を S 波速度構造(Nakajima et al.(2001)118)の

データより作成)と比較して図 3.2-8 に示す。中国山地側の深部から日本海側の浅部にかけて低比抵抗

領域の上面が浅くなる傾向が認められ，S 波速度構造における低速度体の分布域と調和的である。また，

通常地震の震源は低比抵抗領域上面に沿うように分布している。 
⑤まとめ 

本観測において取得したデータは，観測期間中の低信号レベルと西出雲駅以東を発信源とした直流

信号による人工ノイズの影響が重なり，全般的に低品質であったものの，「JAEA スタッキング」により，見

掛比抵抗曲線及び位相曲線の連続性を向上させることができた。また，観測データにおいて海岸線効

果は明瞭に認められなかった。その理由として，複雑な比抵抗構造と地下の比抵抗が全般的に低いこと

が考えられる一方で，「JAEA スタッキング」により得られた見掛比抵抗曲線及び位相曲線の信頼性が低

いという可能性も懸念された。 
しかしながら，Sasaki(2004)115)による三次元インバージョン・コードにより解析したところ，日本海に対応

する低比抵抗領域が表層に薄く再現された。さらに，得られた比抵抗構造は，通常地震及び低周波イベ

ントの震源分布，S 波速度構造と調和的であった。以上より，「JAEA スタッキング」により得られた見掛比

抵抗曲線及び位相曲線の信頼性は高いと判断されるとともに，沿岸域において MT 法を適用する場合

は，陸域地下とともに海域地下の比抵抗も未知数として，三次元インバージョンにより解析することが有

効であると考えられる。 
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図 3.2-5 解析領域内におけるメッシュ及びブロック分割 
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図 3.2-6 見掛比抵抗及び位相における観測データと理論データの比較 
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図 3.2-7 (a)解析ブロックと断面位置及び(b)比抵抗構造の鳥瞰図 
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図 3.2-8  A–A’における(a)比抵抗構造及び(b)S 波速度構造 

 
 
 

JAEA-Research 2009-072

- 33 -



 

2）地球化学データに基づく熱水上昇域評価手法の検討 
①はじめに 

国土地理院により全国的に展開されたGPS 連続観測システム（GEONET）の地殻変動観測データによ

って，日本海沿岸に沿う新潟から神戸にかけての地域で，高い歪速度を示す NKTZ が見出された

（Sagiya et al., 2000119)）。これによると NKTZ の長さは約 500 km，幅は約 100 km（図 3.2-9）で，周辺地域

の 2～3 倍に及ぶ西南西～北北東方向の圧縮変形（0.1 ppm/year）を生じている。これまでの研究では，

NKTZ における歪の蓄積は，沈み込む海洋スラブに由来する流体に起因する地殻や上部マントルのレ

オロジーの不均質性によって引き起こされていることが示唆されている（例えば，Iio et al., 2002120); 
Yamasaki and Seno, 2005121)）。 

第四紀の地殻変動（活構造）に関しては，これまで地形学，地質学及び地球物理学の領域で進められ

てきており，地球化学的アプローチによる研究は少ない。本研究では，活構造に規制される熱水上昇域

を特定するための評価手法を構築することを目的として，NKTZ 周辺のヘリウム同位体比に着目し，既存

データをコンパイルするとともに，NKTZ 南部と北部のデータを新たに加え，NKTZ 周辺のヘリウム同位

体比の空間分布を明らかにした。また，地球物理学的データ，特に流体やマグマの分布を示す地震波

速度構造や比抵抗構造とヘリウム同位体比の空間分布との相関についても検討した。 
 

 
図 3.2-9 中部日本周辺のプレート配置図 

細破線と細線は，それぞれ太平洋プレート（50 km 間隔）とフィリピン海プレート（10 km 間隔）の等深線を示す（Zhao and Hasegawa, 
1993122)；Nakajima and Hasegawa, 2007a123)）。太破線は三次元地震波トモグラフィー法で推定されたフィリピン海プレートの先端位置を示

す（Nakajima and Hasegawa, 2007a123)）。三角は活火山（Ui et al., 2003124)），網掛け部は NKTZ（Sagiya et al., 2000119)）を示す。 
 
②NKTZ におけるヘリウム同位体比の空間分布 

本研究でコンパイルしたヘリウム同位体比は，既存の研究で報告されてきた火山噴気，天然ガス井，

石油井，温泉井から採取されたガスのデータ（例えば，Sano and Wakita, 1985125)）のほかに，これまでに

原子力機構が地熱地帯や活断層周辺で採取し，測定したものを含む（例えば，Umeda et al., 2008126); 
Umeda et al., 2009a127); Umeda et al., 2009b128)）。コンパイルしたデータの総数は，451 個で，ヘリウム同

位体比の範囲は，0.05 RA～8.14 RA であった。 
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図 3.2-10 に，NKTZ 周辺のヘリウム同位体比の空間分布を示す。図には，活火山（Ui et al.,2003124)），

活断層（産業技術総合研究所，2009129)）も示してある。NKTZ は，地質学的に 3 つのセグメントに分けら

れる。南部はジュラ紀から白亜紀の堆積岩及び花崗岩からなり，中央部では活火山が分布している。北

部は，日本海拡大に伴い形成された中新世の堆積盆であり，その深さは 6 km 以上と推定されている（例

えば，Sato, 1994130)）。 
南部においては，高いヘリウム同位体比を示す有馬温泉，宝塚温泉（例えば，Matsumoto et al., 

2003131)）を除いて，大気と同程度か，より低いヘリウム同位体比を示す。通常，非火山地帯では，U や Th
の放射性壊変起源のヘリウムが地殻中の流体に付加することにより，地殻起源のヘリウム成分が卓越す

ることが期待される。NKTZ 南部のヘリウム同位体比は，東北日本弧や琉球弧の前弧域のもの（Sano and 
Wakita, 1985125); Umeda et al., 2007a132)）に類似し，マントルヘリウム成分の関与がほとんどないことを示

している。 
一方，NKTZ 中部に分布する活火山近傍の温泉ガスや火山ガスのヘリウム同位体比は，世界の島弧

火山活動に関連する高いヘリウム同位体比（平均 5.4 ± 1.9 RA；Hilton et al., 2002133)）と類似した値を示

す。火山地帯におけるガスのヘリウム同位体比は，マグマに含まれるマントルヘリウム成分が直接，地殻

流体に付加されるために，大気より高い値を示す（例えば，Torgersen, 1993134)）。 
NKTZ 北部は南部と同じく非火山地帯であるにもかかわらず，南部に比べ，有意に高いヘリウム同位

体比が観測される。この非火山地帯のマントルヘリウム成分の起源として，中新世に大規模に活動した玄

武岩質マグマ活動の関与が挙げられる。玄武岩質マグマは，岩脈や岩床として，中新世の堆積岩中に

貫入しており，地殻中で数 Ma にわたってマントルヘリウムを閉鎖系として保持している可能性がある

（Torgersen and Jenkins, 1982135)）。この場合，マグマ中に本来含有される U や Th の放射性壊変によって

生成した 4He によってヘリウム同位体

比は時間の経過とともに低下していく。

例えば，東北日本において中期中新

世 に 活 動 し た 玄 武 岩 質 マ グ マ が

MORB（Mid-Ocean Ridge Basalts；中

央海嶺玄武岩）と同程度（8 RA）と仮定

した場合，現在，それに含まれるヘリウ

ム同位体比は，3.8 RA 程度と計算でき

る（Umeda et al., 2007b136))。したがって，

NKTZ 北部における温泉ガスのヘリウ

ム同位体比は，中期中新世の玄武岩

質マグマに由来する成分，放射性壊

変起源の地殻成分，及び大気成分の

混合で説明される。しかしながら，例外

的に，2004年中越地震や2007年中越

沖地震の震源域では，3.8 RA 以上の

高い値が観測されている（図 3.2-10）。 
 
 

図 3.2-10 NKTZ 周辺のヘリウム同位体比分布 

細線は活断層（産業技術総合研究所，2009129)），破線は NKTZ（鷺谷，2007137)），三角は活火山（Ui et al., 2003124)）を示す。星印と網掛

け部は，中越地震，中越沖地震の本震とおおよその余震域を示す。余震域については，それぞれ，中越地震は気象庁（2006）48)，中越

沖地震は防災科研高感度地震観測網（Hi-net）サイトよりダウンロードした気象庁一元化処理震源データに基づく。灰色線は地質に基づ

いた区分（本文参照）。 
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③議論 
島弧における地殻及びマントルの地震波速度構造や比抵抗構造は，マグマや沈み込むスラブから脱

水，上昇してきた流体の分布を反映していると考えられる（例えば，Nakajima et al., 2001118); Ogawa et al., 
2001138)）。これらの分布は，地表で観測されるヘリウム同位体比の地域的な分布と非常に良い相関が見

られる（例えば，Sano and Nakajima, 2008139)）。Nakajima and Hasegawa(2007b)140)は，最新の地震観測

データを用いて，NKTZ 沿いの三次元地震波速度構造を示した。図 3.2-11 は，NKTZ に沿う P 波と S 波

の速度構造及び Vp/Vs 比の断面図であり，断面位置から 15 km 以内のヘリウム同位体比分布も投影し

てある。NKTZ は，地震波速度構造によって示される地殻及びマントルにおけるマグマや流体の分布パ

ターンにより，3 つのセグメントに区分されている（Nakajima and Hasegawa, 2007b140)）。 
NKTZ 南部の温泉ガスは，全体的に低いヘリウム同位体比を示すが，有馬温泉では高い。これは，フ

ィリピン海スラブが複雑な形状を示すこと（例えば，中村ほか，1997141)）を考慮すると説明できる。低いヘ

リウム同位体比を示す琵琶湖周辺では，フィリピン海スラブが直接下部地殻に接しているが，高いヘリウ

ム同位体比を示す有馬温泉周辺下までは，高角で沈み込むフィリピン海スラブの先端（leading edge）が

達しておらず（Nakajima and Hasegawa, 2007a123)），地殻下にはマントルが存在する（図 3.2-11）。地殻と

フィリピン海スラブが接している琵琶湖周辺では，マントルヘリウム成分が付加されないために，低いヘリ

ウム同位体比を示すと解釈できる。一方，有馬温泉付近では，フィリピン海スラブが障壁とならないため，

太平洋スラブに由来する流体の上昇によってマントルヘリウムが地殻浅所まで効率よく供給されていると

考えられる（Umeda et al., 2009a127)）。 
フィリピン海スラブが高角で沈み込んでいる NKTZ 中部（Nakajima and Hasegawa, 2007a123)）では，南

部と異なり，マントルウェッジで生成されているマグマがマントルヘリウムの供給源となっていると考えられ

る。NKTZ 中部の下部地殻から上部マントルに見られる大規模な低速度域は，この地域に見られる火山

活動に関連するものである（図 3.2-11, LV；Nakajima and Hasegawa, 2007b140)）。さらに，Ogawa and 
Honkura(2004)142)も，MT 法による比抵抗構造解析から，同じ領域に低比抵抗異常体（＜10 Ωm）を見い

だしており，地球物理学的データは，NKTZ 中部下には，マグマやそれに関連する流体が存在している

ことを示唆している。したがって，NKTZ 中部で観測される高いヘリウム同位体比は，マントルヘリウムが

マグマの上昇と地殻中での脱ガスにより，効率的に地表にもたらされたと説明できる。 
NKTZ 北部では，低速度体が上部地殻と上部マントルに分布している（図 3.2-11;Nakajima and 

Hasegawa, 2007b142)）。上部地殻の低速度域は，日本海拡大時に噴出，あるいは貫入した玄武岩の岩脈，

岩床を伴う中新世の堆積盆に相当する。上部マントルに顕著に見られる低速度域は，沈み込む太平洋

スラブの脱水によって生じた流体の存在を示唆している（Nakajima and Hasegawa, 2007b140)）。NKTZ 北

部では，このように上部マントルに濃集した流体により，リソスフェア強度が低下し，上部地殻での強い圧

縮変形を引き起こしていると考えられる。 
先に述べたように，NKTZ 北部における大気より高いヘリウム同位体比は，中新世玄武岩マグマから

供給されたヘリウムによるものと考えられるが，中越地震及び中越沖地震の震源域や新潟平野の活断層

の周辺では，3.8 RA より高いヘリウム同位体比を示すものが見られる（図 3.2-10，図 3.2-11）。Okada et 
al.(2005)143)と Wang and Zhao(2006)144)は，2004 年中越地震を引き起こした震源域周辺の詳細な地震波

速度構造とポアソン比分布を示した。それらによると，震源断層下の下部地殻から上部マントルには，明

瞭な低速度，高ポアソン比体が存在している。同様に，震源域の下部地殻から上部マントルには，低比

抵抗領域も示されている（Ogawa and Honkura, 2004142); Uyeshima et al., 2005145)）。これらの地球物理学

的な観測結果により，2004 年中越地震震源域の下位に，沈み込む太平洋スラブ起源の流体の存在が示

されたほか，これらの流体が断層に浸透することにより，断層の強度が低下，断層面がすべり，地震を引

き起こすというモデルが提唱されている（Uyeshima et al., 2005145); Wang and Zhao, 2006144)）。これらの断

層が再活動した場合，アスペリティ（固着面）を挟んだ上位と下位の間隙水圧の差圧によってそこが流体 
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図 3.2-11 NKTZ に沿う P 波と S 波の速度構造及び Vp/Vs 比の垂直断面図 

(a)NKTZ に沿う速度構造断面位置。三角は活火山を示す。ISTL は，糸魚川–静岡構造線の略称である。断面位置(a)における（b）P 波，

（c）S 波速度構造断面と（d）Vp/Vs 比分布を示す。（b）～（d）中の黒線はフィリピン海スラブ上面（Nakajima and Hasegawa, 2007a123)）を示

す。（b）～（d）は，地震研究所共同利用：地震研究所特定（B) 「日本列島標準 3 次元構造モデルの構築」web ページで公開されている

Nakajima and Hasegawa (2007b)140)のデータより作成した。破線はモホ面（Zhao et al., 1992146)）を示す。(e)速度構造断面に沿うヘリウム同

位体比分布。速度構造断面位置から 15 km 以内のヘリウム同位体比を投影している。 
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の通路になることが予想されることから（例えば，Sibson, 1992147)），スラブ起源の流体の上昇によって運

ばれたマントルヘリウムは，断層によって地殻浅所まで効率的に輸送され，高いヘリウム同位体比のガス

の起源となることが考えられる。 
④結論 

NKTZ において，既存のヘリウム同位体比データをコンパイルするとともに，新たなデータを加え，ヘリ

ウム同位体比分布と地震テクトニクスとの関係，特に，地殻及び上部マントルの地震波速度構造との関連

性について検討し，以下の結論を得た。 
・ NKTZ 南部では，フィリピン海スラブが低角で沈み込んでおり，地殻との間にマントルウェッジを欠いて

いる。マントルヘリウムの供給源となりうるマントルウェッジが存在しないために，NKTZ 南部の温泉ガス

のヘリウム同位体比は，大気の値より低く，地殻起源ヘリウムが卓越していることを示す。 
・ NKTZ 中部の地殻からマントルに見られる大規模な地震波低速度域と低比抵抗域は，この地域の火

成活動によるものと考えられる。そのため，NKTZ 中部で観測される高いヘリウム同位体比は，マントル

からのマグマの貫入と脱ガスにより，マントルヘリウムが効率的に地表までもたらされていることに起因

すると考えられる。 
・ 活火山が分布していない NKTZ 北部におけるヘリウム同位体比は，中新世玄武岩マグマをソースとす

るヘリウム成分，放射性壊変起源の地殻成分及び大気成分の混合で説明される。しかしながら，最近

の大地震を引き起こした活断層近傍の温泉ガスには，より高いヘリウム同位体比が認められる。これら

は，太平洋スラブ由来の流体によって地殻中に侵入したマントルヘリウムが断層運動と関連して地殻

浅所までもたらされた可能性が考えられる。このことから，温泉の遊離ガスや地下水の溶存ガスにおけ

るヘリウム同位体比は，活構造に規制される熱水上昇域を特定するための地球化学的手法として，有

効な指標である可能性が示唆される。 
 
3.3 火山・地熱活動の長期予測・影響評価モデルの開発 
（1）目的 

我が国の火山活動は，火山列や火山地域と呼ばれるある特定の地域に偏在する傾向が認められる。

しかしながら，火山フロントより日本海側では，火山の分布は離散的であり，明瞭な火山地域を形成しな

い。また，西南日本には独立単成火山群が広く分布しているが，これらは同一の火道から噴火を繰り返

す複成火山とは異なり，その活動範囲を推定することは困難である。そのため，火山フロントよりも日本海

側の地域における新たな成層火山の形成や単成火山群の周辺地域における単成火山の発生の可能性

については，今後の検討課題とされている（原子力安全委員会, 20029)；総合資源エネルギー調査会 原

子力安全・保安部会, 200310)）。 
火成活動が地質環境に及ぼす影響としては，マグマや高温岩体などから放出される熱エネルギーに

よる周辺岩盤の温度上昇のほか，熱水対流系の形成による地下水理の変化，火山ガスや熱水などの混

入による水質の変化などが想定されている（原子力安全委員会，20029)）。変動シナリオを念頭に置いた

安全評価に際しては，火成活動が地質環境に及ぼす影響のほか，将来の地質環境条件の変化などを

評価するための技術開発が必要となる。そのため，平成 20 年度は，地下深部のマグマや高温岩体など

の熱源周辺の熱・地下水理・地球化学の変化を評価するためのシミュレーション技術の整備を進めた。 
 
（2）実施内容 
1）熱・地下水理・希ガスなどのシミュレーション技術の検討 

今年度は，能登半島の邑知平野で，北西～南東方向に長さ 34 km，深さは標高 7 km までの二次元

断面を切って，希ガスの挙動を扱えるシミュレータ（TOUGH2/EOSN；ローレンス・バークレー国立研究所

の Pruess 博士より提供）を用いて流動解析を行った。 
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邑知平野と山体側との両境界で推定される低角の逆断層は遮水構造を持つように，表層（鮮新統，中

新統）の地層の厚さは 1,000～2,000 m とし，その下に熱源となる花崗岩をおいたモデルを構築した。地

表にあたる境界ブロックには，山体の形状に対応した計算格子を設定し，圧力を大気圧とするモデルを

構築した。 
花崗岩からの放射性壊変に伴う熱量を 4 µW/m3 とした場合，花崗岩の厚さが 2,000～5,000 m（花崗岩

下部深度が 3,000～7,000 m）で熱水対流系が起こる可能性が示され，熱水は，断層及び断層と断層に

挟まれたところから上昇するという結果が示された。温度分布と地下水流量フラックス分布を見ると，南東

側の高地で涵養した地下水が 10～15 km 離れた低地で流出するという地下水流動系が形成されている。

また，放射性崩壊による発熱によって地下には高温域が発達している。それに比べて，涵養した地下水

は低温であるため，南東側の高地の地下では低温になり，地下水流動が高温域を流出域側に押し流し

ている（図 3.3-1（a））。断層は水の通り道となるが，そこを流れる地下水が周囲の温度分布に与える影響

はそれほど大きくはないと考えられる。 
同モデルの花崗岩から 3He 及び 4He を発生させて流動解析を行い，R/RA 比を計算した。その際，天

水起源の地層水の 3He 濃度を 1.4×10 14 cm3STP/g（水 1g あたり 1.9×10 18 g），4He 濃度を 1.0×10 8 
cm3STP/g（水 1g あたり 1.8×10 12 g）と設定した。また，熱源における 3He 発生量を 4.4×10 20 
cm3STP/g/year（1 年に花崗岩 1g あたり 5.9×10 24 g），4He 発生量を 1.6×10 12 cm3STP/g/year（1 年に花

崗岩 1g あたり 2.9×10 16 g）と設定した。ただし，花崗岩の密度を 2.75 g/cm3 とした。解析の結果，熱水の

上昇域となる断層付近の地表で低い値を示す傾向が見られ（図 3.3-1（b）），Umeda et al.（2009b）128)で示

されている概念モデルと整合的であった。 
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図 3.3-1 非火山性熱水活動のシミュレーション結果 
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4.  隆起・侵食／気候・海水準変動に関する研究 
 
4.1 古地形・古気候の復元調査技術 
（1）目的 

「最終処分法」4)によると，精密調査地区の選定では，概要調査によって「対象地層等において，地震

等の自然現象による地層の著しい変動が長期間生じていないこと」を確認することとされている。また，原

子力安全委員会（2002）9)は，「隆起・侵食量が文献から明らかでない場合は，概要調査あるいはそれ以

降の調査において，処分施設の深度との関連も含め，隆起・侵食の進行に伴って，処分施設及び廃棄

体が地表近くに接近する可能性の有無を検討する必要がある」としている。これらの確認・検討には，調

査地区の地形や気候について，過去から現在までの変遷を明らかにするとともに，その成果に基づいて

将来の変化を推定することが重要である。そこで，原子力機構では，「1）古地形・古気候を復元するため

の調査技術」の整備と「2）河成段丘の形成モデルの検討」を進めている。ここで整備される技術と得られ

る成果は，隆起・侵食速度や古地理変遷の把握，「三次元地形変化モデルの開発」及び「地質環境の長

期挙動に関する予測・解析モデルの構築」に反映される。 
 
（2）実施内容 
1）古地形・古気候を復元するための調査技術 

過去数十万年～百万年程度の古地形の変遷を把握する際には，現在分布する山地や丘陵の形成過

程に関する情報が役立つ。この山地や丘陵の形成過程は，それらの周辺に分布する堆積物の堆積環境

の変遷及び後背地の変化から明らかにできる。つまり古地形の推定には，山地や丘陵の形成に関連す

るデータを周辺の堆積物から多く取得することが重要となる。そこで原子力機構では，堆積物の後背地，

堆積様式，堆積環境などを把握するための手法の整備を目的として，同じ地点で既存の複数の手法を

適用し，古流向，後背地，古気候，堆積時期などについて調査している。その成果として，岐阜県東部に

分布する瀬戸層群土岐砂礫層を用いて，砂・礫の種類と礫の配列から，堆積物のおおよその後背地を

推測した（草野ほか, 200923)）。 
本研究では，草野ほか（2009）23)と同じ露頭において，堆積構造と帯磁率異方性を用いて古流向の推

定を実施したので，礫の配列の調査結果と併せて報告する。調査地点は，主に鮮新世に堆積したと考え

られる瀬戸層群土岐砂礫層が分布する岐阜県中津川市田瀬の採石所である。この地点は，①様々な層

相が分布することから複数の手法が適用できること，②周辺の地質が複雑でないことから後背地の検討

がしやすいこと，③これらの理由から手法の有効性が検討しやすいことなどの利点がある。 
ここでは，基盤岩である後期白亜紀の濃飛流紋岩を削り込んで谷地形を埋めるように層厚約 35 m の

礫層が分布する。礫層中は，所々に砂層，シルト層，泥層の薄層が認められる。この露頭の中でも特に

中部付近の礫層，砂層，シルト層，泥層が分布する層厚 2 m 程度の堆積物（図 4.1-1）を用いて，礫の姿

勢，砂層の堆積構造，帯磁率異方性を用いた古流向解析を行った。 
礫の姿勢については，約 1 m2 の範囲において 100 個の礫を計測した。多くの礫は，長軸が比較的低

角であり南方以外へ傾斜し，短軸が比較的高角であり西～南方へ傾斜する礫が多いことから，おおよそ

南西側への古流向が推定される（図 4.1-1 の A）。砂層にはトラフ型斜交葉理が認められ，その形態から

南西側への古流向が推定される（図 4.1-1 の B）。シルト層では，プラスチックキューブ（夏原技研製）を用

いて試料を採取し，帯磁率異方性を測定した。本露頭では，堆積物が半固結状態であり，キューブを手

で押し込むことが困難であった。キューブを打ち込んで採取した試料では測定値がばらつく結果が得ら

れたため，露頭を整形した後，セラミックナイフを用いてキューブの形状より僅かに大きいサイズのブロッ

クを切り出し，そこにキューブを押し込んで試料を採取した（図 4.1-2）。測定の結果，帯磁率異方性の最

小値の方向が高角に南西側へ傾斜する（図 4.1-1 の C-1）。この姿勢は，礫の姿勢（図 4.1-1 の A）とも調
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和的であり，南西側への古流向が推定される。なお，帯磁率異方性については，泥層と砂層においても

実施したが，最小値の方向が鉛直にプロットされ，古流向の判断が困難であった（図 4.1-1 の C-2,3）。 
以上の結果から，堆積物はおおよそ北～東側から供給されたと考えられ，この堆積物の堆積当時に北

～東側に高い地形が分布していたと考えられる。本研究のように同じ地点において複数の手法を適用す

ることで，信頼性の高い古地形の推定が可能となる。また，本研究を実施した露頭は，信頼性の高い古

流向が推定されたことや様々な粒径の堆積物が分布することから，既存の別の手法との比較や新しい手

法を考案した際の有効性の確認に適した露頭である。このような露頭で手法の有効性を確認しておくこと

は，限られた粒径の堆積物しか分布していない露頭の調査において適用する手法の選定の際に役立つ。

さらに，いくつかの地点で様々な時期の古地形に関するデータを増やすことで，古地形の時間的・空間

的変化を明らかにできると考えられる。本研究では，過去数百万年の堆積物を対象としているが，過去数

万～数十万年の場合は段丘などが古地形の推定に役立つ（段丘を使った古地形の推定については，

「5.1 地質環境の長期挙動に関する予測・解析モデルの構築」で報告）。 
 

       

図 4.1-1 地質柱状図と複数の手法による        図 4.1-2 プラスチックキューブを用いた試料採取 
古流向解析結果 

A: 礫の姿勢の計測結果                          1:表面を平らに整形 
B: 堆積構造が示す流れの方向                      2:キューブの形状に合わせてセラミックナイフを使用して切り出し 
C: 帯磁率異方性測定の結果                       3:切り出しながらキューブを少しずつ押し込む 

（C-1:シルト層，C-2: 泥層，C-3: 砂層）                4:キューブを完全に押し込んだ状態 

 
2）河成段丘の形成モデルの検討 
①内陸部の隆起量推定手法に関する検討 

内陸部の隆起量は，主に河成段丘の比高を指標とする方法（TT 法（Terrace to Terrace）：吉山・柳田, 
1995148)）によって求められる。この手法を用いるためには，対象とする地域において，河成段丘が気候変

動に連動して形成されるというモデル（例えば，貝塚, 1969149); 高木ほか, 2000150)）（以下，「河成段丘形

成モデル」）が成り立っている必要がある。 
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原子力機構では，段丘の形成年代・形成環境を明らかにすることによって，対象地域における河成段

丘形成モデルの成否を検討する手法の開発を目的として調査を行ってきた。具体的には，空中写真判

読による段丘面分類，段丘露頭・掘削コアからのサンプリング，RIPL 法，花粉・植物珪酸体分析及び年

代測定の結果を基に，段丘面の形態・分布，段丘堆積物の特徴を総合的に解釈し，段丘面の形成時期

と形成環境を推定した。 
田力ほか（2007）151)，田力ほか（2009）152)では，利根川支流の鏑川流域を事例として，植物珪酸体分

析や樹種同定を用いた古気候復元手法と，フラッドローム（洪水堆積物）による離水時期の推定手法に

ついて検討した。その結果，テフラ分析を用いた堆積物の年代決定と植物珪酸体を用いた古気候復元

を組み合わせる手法は，河成段丘形成モデルの成否を検討する手法として有効であることが示された。 
また，田力ほか（2008）153)では，豊島（1994）154)により気候変動に連動した河成段丘の形成に関する報

告例が少ないとされる西南日本の河床変動について，庄内川中・上流域を事例として検討し，河成段丘

の段丘面区分と編年に基づいて，気候変動に支配された河床変動が同流域においても見られることを

示し，TT 法による同流域の 12 万年間の隆起量を 10～12 m と推定した。 
山地・丘陵を用いた内陸部における隆起量の推定手法のうち，山頂の小起伏面の高度から地殻変動

を推定する方法（例えば，第四紀地殻変動研究グループ, 1968155)）があるが，山地の定高性が準平原の

ほかに隆起・侵食の動的平衡による可能性があること（例えば，吉川, 1985156)），また山頂の小起伏面は

周氷河作用によって形成された可能性があること（例えば，Sugai and Ohmori, 1999157)）及び形成年代や

形成高度の推定が困難であることから適切な方法ではないと考えられている（例えば，米倉ほか編, 
2001158)）。また，丘陵については，柳田ほか（2004）159)が定義した「平頂丘陵」が，堆積面もしくは削剥面

を起源とする明瞭な背面をもつことから，形成時期や高度の基準を持つ地形面として考えられる。このう

ち，更新世の堆積面を起源とする丘陵（例えば，多摩丘陵，喜連川丘陵）については，段丘に準じた手

法によって地殻変動速度を検討することが可能と考えられる。しかし，日本では丘陵の編年や対比に関

する資料はほとんど得られておらず，テフラなどを用いた年代の特定は困難と考えられる。また，FT 年代

などによって得られる年代の精度にも限界があり，地殻変動推定の精度も低くなると考えられる。 
山地・丘陵においては，河川の穿入蛇行区間において，側刻により河道が短絡され，頸部が切断され

た蛇行核(環流丘陵)と，これに付随する旧河谷の分布がしばしば認められる。環流丘陵は，河川が山地

を下刻する過程でランダムに形成されるものであるため，隆起と河川侵食との動的平衡を仮定すると，環

流丘陵に付随する旧河谷と現在の河床との比高，あるいは旧河谷どうしの比高はほぼその地点の隆起

量を反映すると考えることができる(図 4.1-3)。特に，河成段丘が分布しない地域では，内陸部の地殻変

動を推定する数少ない指標の一つとなりうる。 
環流丘陵を伴う旧河谷の形成時期は，一般に比高が大きいほど古いと解釈される(鈴木, 2000160))が，

隆起量の推定には，旧河谷ごとにその形成時期を特定する必要がある。その手法としては，河成段丘と

同様に，テフラ分析と放射性炭素年代測定のほか，光ルミネッセンス（OSL）法と古気候復元データの組

合せなどの適用も有効と考えられる。 
 

 
図4.1-3 環流丘陵を伴う旧河谷を用いた隆起量の推定手法の例（模式図） 
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旧河谷の堆積物は分布範囲が限られ，現地で露頭が観察できない場合が多いと考えられるため，掘

削調査によって堆積物の状況を確認した上で，適切な編年手法を適用する必要がある。また，形成時期

と気候変化との対応がないことから，この地形を用いて推定される地殻変動がその地域と期間を代表す

るものか否かを詳細に検討する必要がある。 
②フラッドロームに関する調査手法の整備 

河成段丘形成の形成時期をより厳密に明らかにするため，段丘礫層と風成堆積物の間にしばしば分

布するフラッドロームを識別する調査手法の整備を行った。 
フラッドロームは，段丘の離水（河川による下刻）が完了せず，洪水時にのみ河川流が段丘礫層上に

溢流する状態において堆積した細粒堆積物であり，テフラ起源物質を含むことがある。これに対し，風成

堆積物は，段丘の離水が完了し，段丘礫層上への溢流がなくなった状態以降において堆積したもので

ある。すなわち，フラッドロームは，風成堆積物に比べて離水の開始時期により近い時期に形成されたも

のである（幡谷ほか, 2006161)）。フラッドロームと風成堆積物の明確な区分は，河成段丘の形成と気候変

動との対応関係の検討に有用であると考えられる。フラッドロームは珪藻化石を含み，風成堆積物に比

べて粒度にばらつきがあると予想される。また，両者は帯磁率組成や鉱物組成も異なる（須貝ほか, 
2007162)）。 

本研究では，利根川支流鏑川の流域を事例に，中位段丘・高位段丘の段丘堆積物において，粒度分

析と帯磁率組成の分析を行い，フラッドロームの同定と離水年代の推定を行った。鏑川流域には段丘地

形が良く発達しており，テフラ分析に基づいて，中位段丘は MIS6 に，低位段丘は MIS2 に堆積したと推

定されている（田力ほか, 2007151)）。 
段丘礫層直上の細粒堆積物は，上位の風成火山灰層と比較して粗粒で，粒度のばらつきが大きく，

帯磁率が低い（図 4.1-4）。こうした細粒堆積物はフラッドロームと考えられる。中位面の段丘堆積物にお

いて，フラッドロームの最下部，あるいはフラッドロームを欠く場合には風成堆積物の最下部に，MIS5/6
境界に降灰したとされている飯縄上樽テフラ（Iz-Kt；鈴木, 2001163)）に対比されるテフラが検出された（図

4.1-4）。これは，中位面の離水時期が，MIS5/6 境界頃である具体的な証拠といえる。 
フラッドローム中には阿蘇 4 テフラ（Aso-4），鬼界葛原（きかいとづらはら）テフラ（K-Tz），Iz-Kt などの

広域テフラが産出し，それらのテフラが年代順に堆積していることから，フラッドロームのテフラ層序も風

成堆積物中のテフラと同様に，段丘編年に有益であると考えられる。むしろ，欠落している例もある風成

堆積物中のテフラに比べ，段丘離水前後の層準を示すフラッドローム中のテフラを用いた方が段丘堆積

物の離水時期の推定に適切である場合も

考えられる。 
一方で，同一段丘面においてフラッドロ

ームの形成年代に１万年程度以上の年代

幅があること，フラッドロームと風成堆積物

の境界が不明瞭であるといった問題も挙げ

られる。 
 
 
 
 
 
 
 

図 4.1-4 鏑川流域の河成段丘における帯磁率組成・粒径分布分析結果 

1
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4.2 三次元地形変化モデルの開発 
（1）目的 

原子力安全委員会（2002）9)は，「隆起・沈降・侵食により地下水の流動特性や水質が変化し，廃棄体

中に含まれる放射性物質が漏出し，周辺の地質環境中を移行し易くなること等の影響については，概要

調査地区選定段階以降の段階で考慮すべき環境要件の検討の際に，その取り扱いを審議する｣として

いる。隆起・沈降・侵食などは一般的に緩慢な現象であり，その現象は地形の変化として表れる。地形変

化は，動水勾配の変化などを引き起こし，地下水の流動特性や水質などの地質環境に影響を与えること

から，隆起・沈降・侵食に伴う将来の地形変化のモデル化が必要となる。よって，原子力機構では，地形

変化のモデル化に必要な技術の一つとして，地形変化をシミュレーションする技術の開発を進めている。

これまでに，ある程度の広がりを持った地形が，侵食・堆積によって大局的にどのように変化していくのか

を描くことができるプログラムの開発を進めるとともに，シミュレーションに必要な入力パラメータ（以下，

「地形変化パラメータ」あるいは「パラメータ」）を現地で取得する手法を検討してきた。 
 
（2）実施内容 
1）地形変化パラメータの取得 
①現地で優先取得するパラメータ 

原子力機構では，ある程度の広がりを持った地形の大局的な地形変化現象や侵食・堆積速度を推定

するための地形変化シミュレーションの開発を進めている。地形変化シミュレーションは，対象とする地形

（ここでは，DEM）を営力（地形を変化させる作用）の違いに基づいて「斜面領域」「河川領域」などに区分

し（図 4.2-1），それぞれにおいて既存の地形学公式（例えば，野上, 2005164); Whipple and Tucker, 
1999165)）に基づいた基本式を構築し，これを統合したものである。 

河川領域の地形変化シミュレーションにおいては，河床縦断形（河川勾配の変化曲線）が実際におい

て様々な凹型を示すことの再現が重要な課題のひとつである。そこで，河川勾配を規定する要因の一つ

と考えられている河床礫の粒径の減少傾向に基づいて，河川域での土砂運搬・堆積過程を組み込んだ

アルゴリズム「粒径変化モデル」を開発した（特許出願中）。このアルゴリズムは，侵食プロセスを勾配の変

化率に応じた拡散現象ととらえ，地質や侵食基準面の変化などのパラメータの組合せにより，海水準変

動に対応した異なる河床縦断形・河成段丘の発達や，ロックコントロール（岩石物性による制約：谷津, 
1965166)）に基づく差別侵食や盆地状地形の形成を表現できる。まず，各地形変化パラメータについて，

河床の凹型度（勾配変化率）や平均侵食速度を指標とした感度解析的なシミュレーションを行い，さらに，

実際の地形現象を再現していることの確認を行った。その結果を基に現地において実際に取得すべき

地形変化パラメータについて検討した。 
はじめに，「粒径変化モデル」における種々のパラメータの感度解析を，単一河道を対象としたシミュレ

ーションを用いて行った（図 4.2-2）。その結果，上流側からの河床粒径の減少傾向を示す「粒径係数」に

よって河床縦断形はほぼ決定され，また平均侵食速度は粒径係数と「河川の拡散係数（メッシュ間隔あ

たり）」の影響を強く受けていることが明らかとなった（表 4.2-1）。支流からの土砂流入や地質なども凹型

度や侵食速度に影響を与えるが，その影響は前者に比べ小さいものとなった。 
次に，「粒径変化モデル」を，流域を対象とした地形変化シミュレーションに適用し，「地質係数（侵食

抵抗性の係数）」の分布に差異を持たせたところ，盆地状地形の形成や差別侵食が再現された（図

4.2-3）。 
地形変化パラメータのうち，特に「粒径係数」及び「地質係数」については，それぞれ粒径変化モデル

において重要な地形決定要素であり，現地において優先的に参考となるデータを取得する必要があるこ

とが明らかとなった。 
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（沖積部）
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※距離に応じ、 
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図 4.2-1 地形変化シミュレーションの四つの場の概念 

S1：斜面/遷移領域境界 S2：遷移/河川領域境界 

 

 
図 4.2-2 粒径係数を変更した単一河道のシミュレーション結果（12.5 万年経過時） 

 
 

沖積物分布域 

地質係数=150 

地質係数=30 

初期状態 

盆地の形成沖積物分布域

4万年経過時

 
図 4.2-3 地質係数に差異を与えた地形変化シミュレーション結果（仮想地形対象） 

表 4.2-1 パラメータ感度解析結果（「粒径変化モデル」による単一河道シミュレーション） 
パラメータ項目 凹型度 平均侵食速度 評価 

粒径係数 
＜下流細粒化傾向＞ 

増加時 

大きくなる 
影響 中 

大きくなる 
影響 大 

侵食速度が大きく変化するので， 
流域の侵食速度と縦断形から拘束できる 

地質係数 
＜侵食抵抗性＞ 

増加時 

沖積区間（下流） 
影響なし 

小さくなる 
影響 中 

沖積区間（平野部）では無関係。 
岩盤区間（山間部）の凹型度・侵食速度に
影響がある。 

河川のﾒｯｼｭ拡散係数 
＜侵食速度＞ 

増加時 

沖積区間（下流） 
影響なし 

大きくなる 
影響 大 

流域の侵食速度の見積もりで拘束できる 
（なるべく固定した値が望ましい） 

谷頭での堆積範囲 
増加時 

大きくなる 
影響 小 

大きくなる 
影響 大 

シミュレーションごとに決定するパラメータで
はない（なるべく固定した値） 

地殻変動 
基準面低下（隆起）時 

大きくなる 
影響 大 

大きくなる 
影響 小 海水準変動は凹型度を大きく変化させる 

地形場の境界 
＜斜面-遷移-河川＞ 

斜面拡大時 
影響 小 小さくなる 

影響 中 流域の侵食速度の見積もりで拘束できる 
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②現地でのパラメータ取得方法 

粒径変化モデルは，河川域において凹型の河床縦断形が形成される要因として，勾配により規定され

る侵食プロセスに対し，堆積プロセスにおいては下流ほど堆積範囲が乗数的に大きくなることを用いて説

明し，さらに，この増大の要因を以下の二つの理由により説明し，数式化したモデルである（図 4.2-4）。

（ⅰ）河床礫が破砕・摩耗により小さくなり，移動しやすくなる（土砂運搬量は粒径の 1.5～2.0 乗に比例

（例えば，小川・渡邊, 2002167)））。（ⅱ）流域面積が増大し，これに比例して流量（運搬力）が増加する。

粒径変化モデルでは，谷頭での流下長に対する各地点の流下長の比の乗数項を粒径係数とするため，

上記（ⅰ），（ⅱ）より 

粒径係数 α =（粒径の破砕・磨耗による減少をの効果を表す乗数）×（1.5～2.0）+ 2.0    （6） 

となる。 
「粒径係数」の推定手法としては，実際に河川で計測された河床礫の粒径減少率から検討する方法及

び対象流域を平衡河川と仮定した上で，その凹型度から推定する方法が考えられる。 
粒径係数の推定に用いる現地データの取得のため，土岐川（庄内川上流域）を事例として，中央粒

径・礫の岩種・形状及び河川勾配や地質・河床状態の調査を行った（表 4.2-2）。これを基に，岩種ごとに

破砕・磨耗作用の卓越する区間を選択した。具体的には，支流からの土砂流入が見られる区間を除外し，

また破砕・摩耗作用の痕跡として「割れ円礫」がある区間に着目した。同区間において，岩種別に求めた

粒径減少率（Sternberg, 1875168)）は 0.065～0.107/km となる。ここで，粒径と流下長比との関係がべき乗

関数の形で表され，かつ Sternberg（1875）168)の指数関数に最も近似されるように，以下のべき乗関数の

乗数項を求めた。このとき，岩種ごとの計測区間の違いが流下長比に与える影響を抑えるため，区間最

上流地点の流下長として同じ値（10 km）を与えた。 

（中央粒径）＝（区間最上流地点の中央粒径）×（流下長比）＾｛ （乗数項 m）｝      （7） 

乗数項 mの範囲は0.80～4.50（図 4.2-5）となり，極端な粒径減少を示す美濃帯堆積岩類・新第三紀堆

積岩を除く四つの岩種の平均値は 1.12 となった。すなわち，破砕・磨耗作用により，粒径は流下長の比

の 1.12 乗に比例して減少するといえる。これより，粒径係数 α＝1.12×（1.5～2.0）＋2.0 ＝ 3.68～4.24 と

なった。この値は，土岐川の流下長 10 km～30 km の凹型度から推定した乗数項（1.2），粒径係数（3.8～

4.4）とほぼ同じ値であった。この結果を基に，土岐川の地形変化シミュレーションにおいて粒径係数を

4.0 と設定した。 
「地質係数」（侵食抵抗性のパラメータ）を求めるには，岩石物性にかかわる既存の指標（供試体スケ

ール～岩盤スケール）と，シミュレーションによる地形変化の再現から推定した地質係数の値とを比較し，

両者の関係についてデータの蓄積を進めていく必要がある。いくつかの岩石種の地質係数の変動幅に

ついて，土岐川支流日吉川での単一河道を対象としたシミュレーション（草野ほか, 200923)）での河床縦

断形の再現及び大湫盆地での地形変化シミュレーション（後述）での堆積速度の再現を経て得たものを

表 4.2-3 に示す。地質係数の対数は P 波速度とほぼ比例的関係にあり（図 4.2-6），また一軸圧縮強度と

も相関関係にあった。その一方で，こうした岩石物性値は野外において測定されるシュミットハンマー

（SH）反発値などと相関関係にある場合が多いことから，地形変化シミュレーションで用いる地質係数の

変動幅の決定においては，現地で求められる岩石の物性値を反映させる手法が有効と考えられる。土岐

川の河床及び側壁の露岩において測定した SH 反発値を図 4.2-7 に示す。美濃帯堆積岩の SH 反発値

は 50 を超え，最も高い値を示した。一方，花崗岩は低い値を示した。 
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図 4.2-4 粒径変化モデルの考え方と「粒径係数」による堆積区間長の設定 
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図 4.2-5 土岐川の河床礫における岩種別の粒径の変化傾向とべき乗関数による近似 
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図 4.2-6 推定した地質係数と P 波速度        図 4.2-7 土岐川流域に露出する岩盤の 

及び一軸圧縮強度の関係                  シュミットハンマー反発値 
     （表 4.2-3 から作成）                 一軸圧縮強度との関係は，松倉・下川(1992)169)を参考 
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表 4.2-2 土岐川の各盆地区間における岩種別粒径及びその分布特徴 
地形区分名 釜戸盆地 瑞浪盆地 土岐盆地 多治見盆地 

計測区間（土岐川の流下長：km) 3.0～10.7 11.7～20.0 21.4～25.0 27.4～33.2 
卓越する河床状態 瀬渕河床 岩盤河床 礫河床 岩盤-礫河床 

粒径減少に及ぼす作用 破砕・摩耗(?) 選択運搬 破砕・摩耗/ 
選択運搬 破砕・摩耗 

中央粒径(cm) 11 13 15 12 

特徴   衝突痕 
（区間下流のみ）

衝突痕 美濃帯堆積岩類 

礫の流入    峡谷谷壁より 
中央粒径(cm) 18 16 15 10 

特徴   割れ円礫 割れ円礫 濃飛流紋岩 
礫の流入 藤川，大湫川，

佐々良木川  なし なし 

中央粒径(cm) 15 13 12 10 
特徴 礫が少ない  風化した礫  花崗岩 

礫の流入  小里川 肥田川 なし 
中央粒径(cm) 13 11 13 7 

特徴   割れ円礫 割れ円礫 花崗斑岩 
礫の流入 佐々良木川 

(区間下流のみ)  妻木川 高田川 

中央粒径(cm)   12 6 

特徴   供給源近く 
角礫多い  石英斑岩 

礫の流入   なし なし 
中央粒径(cm) 8 7 6 4 

特徴 泥岩礫が多い 砂岩～泥岩礫 砂岩～泥岩礫 砂堆に存在 

礫
の
特
性 

新第三紀堆積岩 
礫の流入 なし 河床岩盤から 河床岩盤から  

※太線括弧部分（破砕・磨耗作用卓越）において岩種別の粒径変化傾向を計測    

 
表 4.2-3 地形変化シミュレーションより求めた地質係数の範囲と P 波速度の関係（岩種別） 

 
 
 
 
 
 
 

 
P 波速度は，物理探査学会（1998)170)による                   

 
③斜面域のパラメータ取得 

斜面域の地形変化シミュレーションにおいては，地滑りや崩壊（重力の作用）による土砂移動を平均化

し，定常的なクリープ（匍行）として扱っている。この侵食速度は河川域のそれに比べて小さい。このこと

から，河川に対する斜面の拡散係数の比を表す「斜面係数」は斜面の地形変化を決定する重要なパラメ

ータであり，地形・地質分布，堆積物の堆積時期を考慮した手法で取得する必要がある。 
そこで，岐阜県瑞浪市の大湫盆地を事例に，斜面係数を閉塞盆地の堆積速度から設定する方法を検

討した。大湫盆地は東西約 300 m，南北約 1 km と南北に細長い盆地で，最大 30 m 程度の堆積物が存

在し，周囲の地質は土岐花崗岩，濃飛流紋岩及び美濃帯堆積岩類と，全体として堅い岩石からなる。地

地質係数 
岩種 

係数の範囲 引用元 
P 波速度
(km/sec) 

花崗岩(未風化岩) 2500 ± 800 日吉川流域 4.2 ± 0.8 
中新世堆積岩 300 ± 100 日吉川流域 2.6 ± 0.6 

鮮新世～更新世堆積岩 
（土岐砂礫層） 

120 
± 50～70 日吉川流域 1.9 ± 0.3 

流紋岩 1000 大湫盆地 3.1 ± 0.7 
古生層 800 大湫盆地 4.2 ± 0.8 
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質断面図（図 4.2-8）をみると，同一時間面である姶良 Tn（AT）テフラ（山根・大場(1999)171)で 24.6～26.0 
ka）以降の堆積層厚（赤点線）は，盆地中央部（OK-1～OK-3）では 2.2～2.7 m 程度（堆積速度 0.088～

0.108 mm/year）であり，盆地縁辺部（OK-4，OK-7，OK-6）では 0.8～1.8 m と薄い。 
大湫盆地には大きな河川が無いことから，盆地堆積物は主に斜面域の土砂移動により堆積したとみな

せる。ここでは他のパラメータを固定し，AT 以降の堆積量を満足させるよう斜面係数のみを変更しての地

形変化シミュレーションを実施し，適正な斜面係数を求めた。シミュレーション開始時の初期面は，盆地

内（堆積前）では AT の深度を結んだ線（図 4.2-8）を中心に，現在の地形より中心部で約 3 m 低くする南

北に長いすり鉢状の地形を想定した。山地斜面の初期状態は，同じ斜面形状のまま 25,000 年間に若干

の侵食を受けたと考えて，現在の等高線を 1 m 高くした。さらに，地質を考慮した侵食量算出のために，4
種類の地質係数を与えた（表 4.2-4）。以上の条件の下，斜面係数を 0.05，0.10，0.20，0.40 と変え，

25,000 年間のシミュレーションを行い，盆地に流入した土砂をすべて盆地内に堆積させた。 
同シミュレーションの結果，大湫盆地における AT 堆積以降(25,000 年間)の堆積量を再現するために

は，斜面係数を 0.05～0.06 程度にすれば良いことが明らかとなった。試錐位置での AT 以降の堆積厚

（実測値）と，同位置でのシミュレーションによる堆積厚の関係（表 4.2-5）をみると，斜面係数が 0.06 のとき，

傾きが 0.990（ほぼ 1:1）となる。 
また，同シミュレーション試行期間の山地斜面における平均地形変化速度（図 4.2-9）は，斜面係数が

0.40 の場合，－0.1～－0.4 mm/year 程度となり，三箇・安江（2008）175)による日吉川の下刻速度（100 万

年間で 0.08 mm/year)を上回る。一方，斜面係数が 0.05 の場合，－0.02～－0.04 mm/year 程度となる。 
侵食，堆積速度から判断して，大湫盆地での地形変化を復元するための斜面係数の値は 0.05 程度が妥

当と考えられる。 
 
 

表 4.2-4 斜面係数設定のための地形変化シミュレーションで用いた地質係数 
地質区分 地質係数 根拠 

土岐花崗岩（Gt） 1500 日吉川での解析結果（草野ほか, 200923)） 
濃飛流紋岩（Rn） 1000 土岐花崗岩を下回る値として設定 
美濃帯堆積岩類（Ms） 800 土岐花崗岩を下回る値として設定 
盆地初期堆積物 20 沖積物(地質係数 1)に対し，圧密による固結を考慮 

 
表 4.2-5 試錐位置での AT 深度と地形変化シミュレーションによる堆積厚の関係 

 実測 25,000 年間の堆積厚(シミュレーション)

斜面係数の設定 
NO 

AT 
深度
(m) 0.05 0.06 0.10 0.20 0.40

OK-6 0.84 0.66 0.72 0.90 1.34 2.68
OK-7 1.22 1.22 1.26 1.54 2.20 3.64
OK-4 1.78 2.02 2.10 2.38 3.00 4.22
OK-1 2.65 2.42 2.56 2.78 3.46 4.60
OK-2 2.40 2.38 2.46 2.76 3.36 4.58
OK-3 2.25 1.86 1.96 2.22 2.84 4.06

回帰直線の
傾き

0.946 0.990 1.114 1.412 2.046
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図 4.2-8 大湫盆地の地質断面図      図 4.2-9 大湫盆地での侵食・堆積速度分布の比較 

AT：始良 Tn テフラ                        ●は試錐位置 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図 4.2-10 現地調査データを用いた     図 4.2-11 現地調査データを用いたシミュレーション 
地形変化シミュレーションの範囲           範囲の地質係数マップ 
                      20 万分の 1 シームレス地質図 ·（産業技術総合研究所，200730)）と 

 糸魚川（1980）173)を参考に作成 
 
2）地形変化シミュレーション技術の開発 
①現地調査データを用いた地形変化シミュレーション 

土岐川流域を事例として，現地調査で得た情報を考慮した地形変化シミュレーションを実施した（図

4.2-10）。使用した現地調査データは，地質，気候（降水量）変動及び地殻変動に関するものである。 
地質係数の区分と分布については，既存の 20 万分の１シームレス地質図（産業技術総合研究所, 

200730)）などを基に集約した（図 4.2-11）。値の設定においては，岩質ごとの P 波速度（物理探査学会, 
2008174)）及び P 波速度と地質係数の関係（図 4.2-6）を参考とした。澄川花崗岩は，土岐花崗岩よりもや

 
N N 
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や大きめの地質係数（2,000）とし，濃飛流紋岩は，一軸圧縮強度が高いことから地質係数を大きくした。

また，現地調査で得た物性値（SH 反発値：図 4.2-7）を以下のように反映させた。 
・ 美濃帯堆積岩類（高い SH 反発値）：大湫盆地の例（表 4.2-4）に比べてやや大きい値とした。 
・ 土岐花崗岩（低い SH 反発値）：表 4.2-3 より小さくし，1,500 とした。 
隆起速度の分布は，屏風山断層の位置を考慮して設定した（相対変位速度：南側 + 0.3 mm/year）。

粒径係数の値は前項での検討を基に 4.0 程度の値とした。シミュレーションの期間（12.5 万年間）におい

ては過去十数万年程度の氷期・間氷期サイクルと同様の気候変動を仮定し，大湫盆地での古気候デー

タより推定した氷期／間氷期の降水量の比率（気候係数：約 0.66）を基に，海水準変動曲線（小池・町田

編（2001）175)を単純化：図 4.2-12）に連動して粒径係数を変動させた（図 4.2-13）。粒径係数の減少は，氷

期の河川流量の減少による土砂運搬力の減少を表現するものである。 
なお，地形場の境界(図 4.2-1)，粒径係数，気候係数のパラメータについては，最終氷期最寒冷期(約

10 万年経過時)の河床標高と，12.5 万年経過時の比高が約 10 m（田力ほか, 2008153)）となるように，また，

期間中の侵食速度が起伏度による推定値（0.1 mm/year：岡野ほか, 2002176))とほぼ同程度となるように調

整を行った（図 4.2-13：平均 0.103 mm/year）。河川の拡散係数，斜面係数，初期堆積範囲の値は固定し

た。 
同シミュレーションの結果，実効侵食速度は粒径係数に比例しており，後氷期（10.7 万年以降）の降水

量の増加に伴う再侵食の活発化を再現することができた（図 4.2-13）。土岐川本流の河床縦断形に着目

すると（図 4.2-14），屏風山断層近傍と濃飛流紋岩の露出箇所の下流で急崖が形成された。また，沖積

物の厚さ（基底（図 4.2-14 の細線）と河床（同太線）の差分）に着目すると，釜戸から土岐盆地の分布（10
万年経過時，最大 30 m）は現在よりもかなり厚く，また，後氷期（10 万年から 12．5 万年経過時）の河床低

下量が数 m 程度と少ない（隆起による「10 万年」の河床は 5 m 上昇するため，標高差は 10 m 程度）。さ

らに，12.5 万年経過時の河床標高は現在（初期：黒線）よりも高い。河床低下量が小さいのは，渓谷部の

岩盤が侵食されず，上流に沖積物がせき止められるためと思われる。これら基盤(土岐花崗岩)の地質係

数は 1,500 としているが，実際には風化が進み，もっと低い抵抗性を示している可能性がある。さらに，流

域の基盤侵食量分布（図 4.2-15）に着目すると，大きいエリアの分布は地質係数や初期勾配を反映して

おり，特に，断層を挟んで垂直変位速度に差異を持たせた箇所に沿って大きい侵食を示した。 
同シミュレーションの結果，「気候」と「地質」のパラメータ設定について以下の課題が挙げられた。 
「気候」については，寒冷期の降水量の減少を反映させるため，「気候係数」を粒径係数に乗じて変動

させているが，現時点では花粉分析による古気候推定以外にこれを推定する良い手法が確立されてい

ない。その一つとして，氷期堆積段丘での現地調査や文献調査を基に，寒冷期の河床礫の粒径の変化

傾向を求める方法がある。また，寒冷期には降水量の減少に伴って河川流量が減少（斜面域が拡大）し，

凍結融解作用の発達により滑らかな斜面が形成されると考えられる。シミュレーションにおいては，場の

境界の下流側への移動及び斜面係数の変動として反映させることができるが，今回のシミュレーションで

は未検討であり，値の設定手法については今後の課題である。 
「地質」については，土岐川に露出する土岐花崗岩（高い地質係数）の影響で，その上流側で河床高

度が上昇（堆積）している。一方，現在の河床縦断形では名滝渓谷付近に遷急点が形成されているが，

和合渓谷付近には見られない（図 4.2-15）。したがって，現在見られるような河床縦断形を再現するため

には，地質係数マップにおいて土岐花崗岩の分布を修正するか，地質係数をさらに小さく設定する必要

がある。これには裏付けとなるデータ（物性の試験，現地での測定）が必要となる。 
同様に，断層周辺の地質の設定の課題として，急勾配の崖(50 度以上)が形成されたことが挙げられる。

実際の傾斜は 25～35 度程度であり，断層活動による破砕や亀裂に浸透した天水による風化によって岩

盤の侵食抵抗性は低下し，侵食されていると推定される。したがって，断層に沿って地質係数の設定を 
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      図 4.2-12 現地調査データを用いた        図 4.2-13 現地調査データを用いた 
        シミュレーションにおいて考慮した          シミュレーションにおける粒径係数の 
        海水準変動曲線                     設定と実効侵食速度の変化 
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図 4.2-14 現地調査データを用いたシミュレーション結果（土岐川河床縦断形の変化） 
 

 基盤地質の侵食量 (単位 m) 沖積層厚の変化量(単位 m)

土岐川流域 土岐川流域

N N 

 
図 4.2-15 現地調査データを用いたシミュレーション結果（基盤地質侵食量及び沖積層厚変化量分布） 

（12.5 万年経過時） 
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小さくするなどの検討を行う必要がある。これには，裏付けとして P 波速度の原位置測定などの物性値が

必要となる。同様に，地質係数の境界部でも急崖が形成されたが，実際の地質境界はすべてが明瞭なも

のではないことから，地質係数をある程度連続的に変化させる必要も示唆される。 
②沿岸域を含む地形変化シミュレーション 

次に，沿岸域を含むより広域的な地形変化シミュレーション技術について検討するため，相模川周辺

を事例に，同地域の DEM データを用いて氷期・間氷期サイクル及び海水準変動を考慮した地形変化シ

ミュレーションを実施した。相模川が流入する相模湾は，海岸近くでも水深が深いため，海水準変動によ

る海岸線位置の移動が小さく，シミュレーションを単純化できる。海域の地形変化については，河口に到

達した土砂を，河口を中心として同心円状に拡散堆積させるものとした。堆積半径は河川の流路長に比

例させ，堆積させる土砂量は河口に到達したものの 50%のみとした。 
他のパラメータの設定は以下の通りである。基盤地質は既存の 20 万分の１シームレス地質図（産業技

術総合研究所, 200730)）の分布データを集約した（図 4.2-16）。地質係数は岩質ごとの P 波速度（物理探

査学会, 2008174)）と，既存シミュレーション結果による地質係数と物性値との対応（図 4.2-6）から決定した。

相模川中・下流域で厚く分布する更新世堆積物（貝塚・森山, 1969177)）については，シミュレーション期

間中に全て侵食されないと考えられるので，基盤として扱った。沖積層の厚さについては，相模川下流

域での埋没谷等深線（貝塚・森山, 1969177)）を用いて埋没谷下面を推定し，現在の標高から差し引いて

基盤（沖積層下面）高度を算出した（図 4.2-17）。地殻変動速度（図 4.2-18）に関しては，海岸付近は小

池・町田編（2001）175)による海成段丘（MIS5e）の隆起量，内陸部は田力（2000）178)の TT 値及び吉山・柳

田（1995）148)の TT 値を用いて内挿し，マップを作成した。海域を含めた対象領域の平均隆起速度は

0.33 mm/year である。シミュレーションの期間（12.5 万年間）においては過去 10 数万年程度の氷期・間氷

期サイクルと同様の気候変動を仮定し，海水準変動については図 4.2-19 に示した海水準変動曲線（小

池・町田編（2001）175)を単純化）を与えた。他のパラメータ（場の境界，粒径係数，気候係数）の調整は，

平均的な隆起速度とシミュレーション期間中の平均侵食速度が同程度となり，また 12.5 万年経過時の相

模川の河床縦断形が現在とほぼ同じになるように調整した。粒径係数は 4.2，気候係数は 0.63 となった。 
同シミュレーションの結果，得られた下流域の地形分布を最寒冷期（10 万年経過時）と温暖期（12 万

年経過時）で比較（図 4.2-20）したところ，最寒冷期（10 万年経過時）では上流側において堆積が進む一

方，河口付近では海水準低下に伴う下刻と，古い堆積物の段丘化がみられる。温暖期（12 万年経過時）

においては，上流部では河床低下による寒冷期の堆積物の段丘化が進む一方，河口付近では堆積域

が形成される。一方，シミュレーション結果の河床縦断形（10 万年・12.5 万年経過時：図 4.2-21）を，貝塚・

森山（1969）177)による河床縦断形と比較すると，埋没谷・段丘の形成などが表現されたものの，その規模

や範囲などは一致していない。下流域（100 km～河口）では，最寒冷期（10 万年：青実線）の縦断形が現

在の埋没谷（初期基底）よりも浅く，海水準の低下に対して河床低下が追いついていない。また，中流域

（50～100 km 付近）では，最寒冷期（10 万年）の河床と 12.5 万年の河床との比高が，現河床と MIS2 段

丘面との比高（貝塚・森山, 1969177)）の半分程度であり，堆積量が少ない。この原因としては，使用した

DEM においてダム湖(相模湖，津久井湖）の水面を標高値としていることや，粒径係数・気候係数の設定

などが挙げられる。 
全体的な侵食量，堆積量分布を比較すると，12.5 万年間の基盤侵食量分布（図 4.2-22）は与えられた

地質係数や隆起速度を反映している一方で，起伏の大きい箇所では土岐川の事例（同等の地質係数の

箇所）の 2～3 倍の侵食量となった。また，12.5 万年間の沖積層厚変化量分布（図 4.2-22）において，海

域には相模川河口付近で最大 500 m を超える沖積層が堆積しており，実際の海底形状からみて過剰と

考えられる。 
海水準変動を考慮した地形変化シミュレーション（沿岸域）を実施した結果，以下の課題が挙げられた。

海域では過剰な土砂堆積による海岸線の前進が寒冷期の河床低下を妨げており，これについては，海
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底への堆積率の変更のほか，海流による二次移動や海底地滑りなどのシミュレーションを検討する必要

がある。また，同様に氷期の河床低下を妨げたと考えられる粒径係数と気候係数の設定についても，気

候係数を大きくするか，沖積域での粒径係数を大きくする（実際の河川では，河床勾配が 1/1,000 以下で

粒径の減少傾向が大きい（山本, 2004179)））などの方法を検討する必要がある。 
 

 N 凡例（数値は地質係数） 

40 : 更新世後期堆積物
80 : 更新世中期堆積物
120 : 更新世前期堆積物
200 : 鮮新世堆積岩 
300 : 中新世堆積岩 
500 : 付加体堆積岩類 
90 : 火砕流堆積物 

1000 : 火山岩類 
2500 : 深成岩類 

相模川流域

酒匂川 

相模湖 

河口湖 
本栖湖 

富士山 

愛鷹山 
芦ノ湖 

丹沢山地 

甲府盆地 

大菩薩嶺 

津久井湖 

※沖積層及び水域部分は 
周辺の地質より基盤地質を推定

 
図 4.2-16 沿岸域を含む地形変化シミュレーションの範囲及び地質係数マップ 

20 万分の 1 シームレス地質図（産業技術総合研究所，200730)）， 
岩質ごとの P 波速度（物理探査学会, 2008174)）及び図 4.2-6 を参考に作成。 

 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 

   
 
 図 4.2-18 沿岸域を含む地形変化シミュレーションに 
              おいて仮定した地殻変動速度マップ 
      

 図 4.2-17 相模川河口域における 
沖積層厚さ分布と埋没谷形状 

 
 
 
 

 図 4.2-19 沿岸域を含むシミュレーションにおいて 
 仮定した海水準変動と実効侵食速度の変化 
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 10 万年経過時(海水準-115m) 12 万年経過時(海水準+5m) 

寒冷期河床 

の段丘化 

河口付近の段丘

（残存） 

10 万年(最寒冷期） 
の堆積物 
(海水準-115m) 

4～10 万年の 
堆積物 

更新世 
後期堆積物 

火山岩類 

付加体 

寒冷期におけ

る河床低下 

寒冷期の 

堆積域 

寒冷期の段丘 

形成(河口付近) 

7～10 万年 
の堆積物 
(海水準： 

 60→-115m) 

10～12 万年の堆積物

 N 

10 万年の堆積物

7～10万年の堆積物

5km 5km

温暖期の 

河床低下 

温暖期の 

堆積域 

 
図 4.2-20 沿岸域を含むシミュレーション結果 

（下流域における寒冷期(10 万年)，温暖期(12 万年)の堆積物分布） 

10万年後河床

12.5万年後河床

開始時河床

12.5万年後基底

開始時基底

10万年後基底

（黒破線：推定河床高度）

10万→12.5万年

河床低下

10万→12.5万年

河床低下
10万→12.5万年

沖積平野前進

相模湖
津久井湖

シミュレーション開始時河床高度　粒径係数4.0

　　　（同　基底高度）

10万年経過時　河床高度 　　　　　粒径係数3.0

　　　（同　基底高度）

12.5万年経過時　河床高度  　　 　粒径係数4.0

　　　（同　基底高度）

4.2
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図 4.2-21 沿岸域を含むシミュレーション結果（相模川本流の河床縦断形の変化） 
 

 

  

基盤地質の侵食量 (単位 m) 沖積層厚の変化量(単位 m)

 N 

相模川流域(初期) 相模川流域(初期)

 N 

 

図 4.2-22 沿岸域を含むシミュレーション結果（基盤地質侵食量及び沖積層厚変化量分布） 
（12.5 万年経過時） 
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5.  地質環境の長期安定性にかかわる総合評価研究 
 
5.1 地質環境の長期挙動に関する予測・解析モデルの構築 
（1）目的 

処分の安全確保に関する処分場及びその周辺の地質環境への主な影響として，岩盤の破断や破砕

に伴って卓越した地下水移行経路が形成されることや，岩盤歪に起因し地下水の流動特性や水質が変

化すること，また，隆起・沈降・侵食により地下水の流動特性や水質が変化し，その結果として，高レベル

放射性廃棄体中に含まれる放射性物質が漏出し，周辺の地質環境中を移行し易くなることなどが考えら

れる（原子力安全委員会, 20029)）。このことから，断層活動や隆起・沈降・侵食などの天然現象に伴って

地下水の流動特性や水質がどの程度変化するのかという情報は重要となる。そこで，原子力機構では，

天然現象を考慮した地下水流動解析手法の開発を進めている。 
平成 20 年度は，「4.1 古地形・古気候の復元調査技術」などで得られた成果を踏まえて，実データを

用いて地殻変動及び気候変動などを考慮した地下水流動解析を行った。今までに現地調査や文献調

査などで収集した地質・地質構造，地殻変動，気候変動，地形変化などに関するデータを総合的に用い

た地下水流動解析を通じて，地殻変動及び気候・海水準変動を考慮した地下水流動解析にかかわる一

連の調査技術・解析手法の検討を行った。 
 
（2）実施内容 
1）地殻変動及び気候・海水準変動を考慮した地下水流動解析手法の開発 

地形変化に関しては「4.1 古地形・古気候の復元調査技術」で得られるデータ，氷期の気候や表層水

理に関してはモダンアナログの考えを適用して別の地域で現在得られるデータなどを使用し，試行的に

地下水流動解析を行い，解析に必要なデータセットの作成と併せて，一連の調査技術・解析手法につい

て整理した。 
①古地形の推定 

空中写真判読などにより得られた段丘面分布から段丘面標高を基に谷埋めすることを基本方針とし，

土岐川流域の低位・中位・高位の各段丘を GIS（Geographic Information System：地理情報システム）と

DEM を用いて古地形を推定した（図 5.1-1）。隆起量は河成段丘面の比高差から見積もり，侵食に関して

は現在の谷部を段丘面の高さまで谷埋めした。 
まず，低位・中位・高位の各河成段丘面の標高を取得し，各河川における河床縦断形を作成した。選

定した河川の河床縦断標高や河川沿いに分布する段丘面の標高は，10 m メッシュ DEM から取得した。

その際，段丘面に関しては，各段丘面の山際付近（最も標高の高いところ）の標高値を取得した。 
次に，多項式近似曲線を利用して，段丘面が分布していない区間の復元段丘面標高を推定した。た

だし，多項式によって得られた外挿部や内挿部の一部と現在の河床縦断形状を比べて不自然な場合は，

不自然なデータを除外して推定した。また，古地形を推定した結果，地形学的に不自然となった箇所に

ついては，隣接する支流で認められる段丘面の比高差や本流との合流点での段丘面の比高差を用いて

復元標高を推定した。 
最後に GIS を用いて復元段丘面標高より低い現在の谷部の谷埋めを行った。低位・中位・高位段丘

面形成時の古地形は，推定した段丘面標高と比較して現在の地形の標高が低いものは復元段丘面標

高に，現在の地形の標高が高いものはそのままの標高となるようにした。 
谷埋めは機械的に行うため，段丘から離れた山間部で異常値が現れたり，河川の合流部や屈曲部な

どで不自然に復元させることがある。このような事が生じた場合は，復元段丘面標高の修正及び接合部

の距離の調整などの処置を行った。 
その後，推定した古地形の DEM に対して，各段丘面形成時期に応じた隆起量を反映させた。 
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現在の地形及び段丘面分布 低位段丘面形成時頃の地形

中位段丘面形成時頃の地形 高位段丘面形成時頃の地形

N N

N N

※地表面の高さは 3 倍に誇張  
 

図 5.1-1 過去の段丘面分布に基づいて作成した古地形（鳥瞰図） 
 
②氷期の涵養量の推定 

東濃地域を事例として，既往の研究成果や調査データに基づく水収支法によって，氷期の涵養量の

推定を行った（表 5.1-1）。ここでの氷期とは，約 2 万年前の最終氷期最盛期頃を想定している。涵養量を

設定するにあたって，まず氷期の年平均気温，年間降水量，蒸発散量及び河川流出高を推定した。そ

の際，決定論的にある値を特定するのではなく，不確実性を考慮してばらつきの幅を推定した。水収支

計算に必要な気温，年間降水量は，花粉分析結果と既存文献を参考に推定し，蒸発散量は複数の推定

手法を用いて算定した。また，河川流出高は冬期期間における年間降水量と流出高の関係から推定し

た。 
東濃地域における岐阜県瑞浪市大湫盆地では，ボーリング調査から得られた花粉を分析し，約 30 万

年前以降のほぼ連続的な気温変化が推定されている（佐々木ほか, 2006180)）。この花粉分析結果から，

寒冷期における平均的な気温は 3～5.5°C，降水量は 1,050～1,250 mm/年である。松末ほか(2000)181)に

よると，最終氷期寒冷期の気候は，年平均気温が現在よりも 4～13°C 低く，降水量は現在の 5～7 割に低

下していたと考えられている。花粉化石による気温と降水量の推定値も同様の傾向を示したため，東濃

地域の現在の気温及び降水量を 12.8°C，1,575 mm/年とすると，氷期の気温は－0.2～8.8°C，降水量は

788～1,103 mm/年となり（表 5.1-1），おおむね妥当な値と考えられる。 
日本全国及び日本より高緯度の海外の地域における年平均気温と蒸発散量には正の相関があり

（Yasue et al., 2008182)），その関係から氷期の蒸発散量は，295～439 mm/年である（表 5.1-1）。 
氷期の河川流出高は，現在の冬期期間における年間降水量と流出高の関係式に基づき推定した。氷
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期の年平均気温と同程度である 12～2 月の 3 か月間を冬期期間と設定し，1990～2004 年の 15 年間の

12～2 月の観測データに基づき関係式を求めた。その結果，氷期の流出高は，730～753 mm/年であっ

た。 
推定した氷期の年平均気温，年間降水量，蒸発散量及び河川流出高を用いた水収支計算によって

氷期の涵養量を推定した。水収支計算に必要な各因子の最小値及び最大値を用いた推定の結果，氷

期の涵養量は 25～58 mm/年のばらつきを有しており（表 5.1-1），平均値は 41 mm/年である。平均値で

見ると，推定年間降水量に対して，蒸発散量の割合，河川流出高の割合，涵養量の割合は，現在の水

収支と同程度の割合を示す結果となった。また，現在と氷期における涵養量の平均値を比較すると，現

在に対して氷期の年間降水量，蒸発散量及び河川流出高は 70%程度に低減し，涵養量は 40%程度に

低減することが示された。 
 

表 5.1-1 氷期・間氷期の気候及び涵養量の推定結果 
間氷期（現在） 氷期 

正馬川流域（1990 年～2004 年度） 

 

観測／推定値 降水量に対する割合 
観測／推定値 降水量に対する割合 

年平均気温（°C） 11.5~14.0 ― 3.0~5.5 ― 

年間降水量（mm/年） 1,042~1,989 ― 1,050~1,250※ ― 

蒸発散量（mm/年） 375~592 0.32 295~439 0.32 

流出高（mm/年） 453~1,410 0.62 730~753 0.65 

岩盤涵養量（mm/年）  19~254 0.06 25~58 0.04 

※本研究に必要な精度のデータを得ることは困難である。今回は仮に平均的な値を用いたが，今後は，推定手法の検討が必要。 

 
③断層のモデル化 

活断層や地質断層に関する調査研究に基づき，水理地質構造モデルへの断層のモデル化について

の検討を行った。 
阿寺断層系，跡津川断層系，野島断層及び月吉断層では，断層のコア部には断層粘土があり，その

周辺には断層に沿った割れ目卓越部があることから，それらの影響で断層面方向には透水性が高く，断

層面直交方向には透水性が低い水理特性を有することが確認されている（例えば，野原ほか, 200831); 
Lockner et al., 199994); 竹内ほか, 200195); 吉沢ほか, 1998183)）。今回モデル化した断層と同程度の規模

を有する断層は，地表から深度 5 km 程度までは，断層コア部では断層粘土などの影響で低い透水性を

有し，断層に沿った割れ目卓越部では高い透水性を有していることが考えられる（例えば，Sibson, 
200380); 大中・松浦, 2002184)）。 

次に，断層コア部の透水係数は，1.2×10-9～1.6×10-11 m/s 程度のばらつきを有しており（石山ほか, 
1998185)），断層に沿う割れ目卓越部の透水係数は，3.0×10-5～3.8×10-9 m/s 程度のばらつきを有すること

が考えられる（例えば，岡本ほか , 1984186); 北川ほか , 1997187); 野原ほか , 1999188); 竹内・藤田 , 
2005189)）。 

本研究では広範囲を対象としていること，断層近傍ではなく検討領域全体の地下水流動特性の評価

を行うことを目的としていることから，水理地質構造モデルに断層をモデル化する際には，ある厚さを持っ

た一枚の面構造としてモデル化し，透水異方性（断層面直交方向に低透水性，断層面方向に高透水

性）を与えることで，断層コア部と割れ目卓越部による水理特性を表現することとした。断層面に直交する

方向には，既往文献から得られた断層コア部の厚さと透水係数から得られる断層面直交方向の水理特

性と等価になるように，モデル化する断層の厚さに基づき透水係数を設定し，断層面方向には，既往文 
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表 5.1-2 地質・地質構造に設定した透水係数   
献（例えば，岡本ほか, 1984186); 北川ほか, 
1997187); 野原ほか , 1999188); 竹内・藤田 , 
2005189)）から得られた割れ目卓越部の透水

係数を設定した（表 5.1-2）。 
 
④三次元地下水流動解析の実施 

構築した水理地質構造モデルについて，

有限差分法である Frac-Affinity を用いて，定

常状態における三次元飽和・不飽和地下水

流動解析を実施した。上部境界面は自由浸出             表 5.1-3 解析ケース 
面境界とし，氷期と間氷期の 2 ケースの涵養

量を設定した（表 5.1-1）。検討領域を流れる

土岐川については，固定水頭境界とし，地表

面に固定水頭を与えた。なお，河道について

は，時間的な変化を考慮せず，全ケースにお

いて現在と同様であると仮定した。側方及び

下部境界面は，不透水境界とした。地下水流

動解析においては，地殻変動による地形の変

化及び気候変動による涵養量の変化のそれ

ぞれが地下水流動解析結果に与える影響，

それらの複合現象が地下水流動解析結果に

与える影響を評価するための解析ケースを設

定した。また，水理地質構造モデルに，考慮

した断層の透水性が地下水流動解析結果に

与える影響を評価するための解析を実施した

（表 5.1-3）。 
現在を対象とした地下水流動解析結果に

ついては，解析結果に基づく地下水位や水

頭分布などの推定結果と，東濃地域で得られ

ている既往の研究結果（例えば，核燃料サイ

クル開発機構, 2005190); 稲葉・三枝, 2005191); 
尾上ほか, 2007192)）とを比較し，数十 km スケ

ールの地下水流動解析としては，おおむね妥

当な結果が得られていることを確認した。（図

5.1-2） 
 
 
 
 
 

図 5.1-2 ボーリング孔における全水頭の実測値と解析値の比較 
実測値については，三枝ほか（2007）193)，藤田（2005a）194)，藤田（2005b）195)を参考。 

地質・地質構造 透水係数（m/s）

堆積物 1.0×10 5 

水平方向 1.0×10 7 
堆積岩 

鉛直方向 1.0×10 9 

土岐花崗岩上部割れ目帯 7.9×10 8 

土岐花崗岩下部割れ目低密度帯 2.0×10 8 

断層面直交方向 2.3×10 9 
断層 

断層面方向 3.4×10 7 

 地形 
気候 

（涵養量）
断層の透水性 

ケース 1 現在 

ケース 2 低位段丘面形成時頃

ケース 3 中位段丘面形成時頃

ケース 4 高位段丘面形成時頃

間氷期 

（95mm/年）

ケース 5 現在 

ケース 6 低位段丘面形成時頃

ケース 7 中位段丘面形成時頃

ケース 8 高位段丘面形成時頃

氷期 

（41mm/年）

平常時 

 

断層面直交方向：

2.3×10 9[m/s] 

断層面方向： 

3.4×10 7[m/s] 

ケース 9 現在 
間氷期 

（95mm/年）

ケース 10 現在 
氷期 

（41mm/年）

 

断層活動時 

 

断層面直交方向：

2.0×10 8[m/s] 

断層面方向： 

3.0×10 5[m/s] 
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また，複数の解析ケースを比較することで，隆起・侵食などによる全体的な地形変化，氷期・間氷期サ

イクルに伴う涵養量の変化及び断層の水理特性という影響因子が地下水流動特性に及ぼす影響を把握

することができた。 
現在の地形（ケース 1）並びに低位段丘面形成時（ケース 2），中位段丘面形成時（ケース 3）の古地形

を用いた地下水流動解析の結果（図 5.1-3），検討領域全体の水頭分布，流速分布及び地下水の移行

経路の大局的な傾向がおおむね同様であるとともに，動水勾配の変化が最大で 0.005 程度であることか

ら，中位段丘面形成時から現在までの地形の変化が地下水流動特性に及ぼす影響は小さいと考えられ

る。 
高位段丘面形成時の古地形を用いた解析結果は，上記の現在から中位段丘面形成時までの解析結

果の傾向と大きく異なる。特に，地形の変化が顕著な土岐川の中流域から下流域における涵養・流出量

分布や水頭分布に大きな変化が表れる。この変化に伴い，同領域における動水勾配の傾向や地下水の

移行経路にも違いが生じる。また，高位段丘面形成時では現在から中位段丘面形成時に比べて，EL－

300 m～EL－1,000 m 付近の動水勾配が最大で 0.01～0.015 程度小さくなるとともに，深度 100 m 以深に

おける地下深部の流速の平均値が 7 割程度にまで低下する。つまり，本解析結果によると，地形変化に

ついては，低位段丘や中位段丘が形成されるような時間スケールでは地下水流動特性に及ぼす影響は

小さいものの，山地や丘陵が形成されるような時間スケールではその影響を評価することが重要となる可

能性が示された。また，断層活動などによる部分的な地形変化が地下水流動特性に大きな影響を及ぼ

す可能性も示されたため，万年オーダーの地形変化を推定する際には，この部分的な地形変化を考慮

する必要があると考えられる。 
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図 5.1-3 地形変化を考慮した地下水流動解析結果 
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涵養量の変化に伴う地下水流動

特性の変化は，山地部において地

下水位及び動水勾配の低下量とし

て，最大でそれぞれ 50 m 程度，

0.005～0.01 程度と推定される（図

5.1-4）。 
つまり，涵養量の変化については，

その影響範囲は周辺と比べて標高

が高い山地部に限定される傾向に

あるが，評価の対象とする時間スケ

ールや場所によっては，涵養量の

変化による地下水流動特性の変化

を評価することが重要となると考えら

れる。 
図 5.1-4 涵養量の変化を考慮した地下水流動解析結果 

断層活動時などの水理特性の変化を想定

して断層に高い透水性を考慮した場合に，平

常時（ケース 1）と比べて，解析結果が大きく異

なる（図 5.1-5）。特に，規模の大きい断層が比

較的密に分布する領域における地下水流動

特性の変化が顕著である。また，動水勾配に

は，最大で 0.02～0.03 程度の比較的大きな変

化が見られており，断層の水理特性の変化は

地形変化や涵養量の変化に比べて，局所的

ではあるものの大きな影響を及ぼす可能性が

示唆された。 
つまり，断層の水理特性については，周辺

の岩盤との水理学的なコントラストの大小によ

って，地下水流動特性に及ぼす影響の程度

が異なるものと考えられる。断層の地質構造

や水理特性は空間的な不均質性が高い上に，

断層活動などによって時間的に変化すること

から，地下水流動特性の長期的変化を評価

するにあたっては，評価の時間スケールで起

こりうる断層の地質構造や水理特性の変化の

幅を推定することが必要である。 

図 5.1-5 断層の水理特性の変化を考慮した地下水流動解析結果 
⑤まとめ 

以上より，地下水流動特性の長期的変化を評価する場合，評価の対象とする時間スケールや空間ス

ケールに応じて，変動パラメータによる影響の程度が異なることから，対象に応じた変動パラメータを適切

に設定することが重要であると考えられる。 
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　　国国際際単単位位系系（（SSII））

乗数　 接頭語 記号 乗数　 接頭語 記号

1024 ヨ タ Ｙ 10-1 デ シ d
1021 ゼ タ Ｚ 10-2 セ ン チ c
1018 エ ク サ Ｅ 10-3 ミ リ m
1015 ペ タ Ｐ 10-6 マイクロ µ
1012 テ ラ Ｔ 10-9 ナ ノ n
109 ギ ガ Ｇ 10-12 ピ コ p
106 メ ガ Ｍ 10-15 フェムト f
103 キ ロ ｋ 10-18 ア ト a
102 ヘ ク ト ｈ 10-21 ゼ プ ト z
101 デ カ da 10-24 ヨ ク ト y

表５．SI 接頭語

名称 記号 SI 単位による値

分 min 1 min=60s
時 h 1h =60 min=3600 s
日 d 1 d=24 h=86 400 s
度 ° 1°=(π/180) rad
分 ’ 1’=(1/60)°=(π/10800) rad
秒 ” 1”=(1/60)’=(π/648000) rad

ヘクタール ha 1ha=1hm2=104m2

リットル L，l 1L=11=1dm3=103cm3=10-3m3

トン t 1t=103 kg

表６．SIに属さないが、SIと併用される単位

名称 記号 SI 単位で表される数値

電 子 ボ ル ト eV 1eV=1.602 176 53(14)×10-19J
ダ ル ト ン Da 1Da=1.660 538 86(28)×10-27kg
統一原子質量単位 u 1u=1 Da
天 文 単 位 ua 1ua=1.495 978 706 91(6)×1011m

表７．SIに属さないが、SIと併用される単位で、SI単位で
表される数値が実験的に得られるもの

名称 記号 SI 単位で表される数値

キ ュ リ ー Ci 1 Ci=3.7×1010Bq
レ ン ト ゲ ン R 1 R = 2.58×10-4C/kg
ラ ド rad 1 rad=1cGy=10-2Gy
レ ム rem 1 rem=1 cSv=10-2Sv
ガ ン マ γ 1γ=1 nT=10-9T
フ ェ ル ミ 1フェルミ=1 fm=10-15m
メートル系カラット 1メートル系カラット = 200 mg = 2×10-4kg
ト ル Torr 1 Torr = (101 325/760) Pa
標 準 大 気 圧 atm 1 atm = 101 325 Pa

1cal=4.1858J（｢15℃｣カロリー），4.1868J
（｢IT｣カロリー）4.184J（｢熱化学｣カロリー）

ミ ク ロ ン µ  1 µ =1µm=10-6m

表10．SIに属さないその他の単位の例

カ ロ リ ー cal

(a)SI接頭語は固有の名称と記号を持つ組立単位と組み合わせても使用できる。しかし接頭語を付した単位はもはや
　コヒーレントではない。
(b)ラジアンとステラジアンは数字の１に対する単位の特別な名称で、量についての情報をつたえるために使われる。

　実際には、使用する時には記号rad及びsrが用いられるが、習慣として組立単位としての記号である数字の１は明
　示されない。
(c)測光学ではステラジアンという名称と記号srを単位の表し方の中に、そのまま維持している。

(d)ヘルツは周期現象についてのみ、ベクレルは放射性核種の統計的過程についてのみ使用される。

(e)セルシウス度はケルビンの特別な名称で、セルシウス温度を表すために使用される。セルシウス度とケルビンの

　 単位の大きさは同一である。したがって、温度差や温度間隔を表す数値はどちらの単位で表しても同じである。

(f)放射性核種の放射能（activity referred to a radionuclide）は、しばしば誤った用語で”radioactivity”と記される。

(g)単位シーベルト（PV,2002,70,205）についてはCIPM勧告2（CI-2002）を参照。

（c）３元系のCGS単位系とSIでは直接比較できないため、等号「　　 」

　　 は対応関係を示すものである。

（a）量濃度（amount concentration）は臨床化学の分野では物質濃度

　　（substance concentration）ともよばれる。
（b）これらは無次元量あるいは次元１をもつ量であるが、そのこと
 　　を表す単位記号である数字の１は通常は表記しない。

名称 記号
SI 基本単位による

表し方

粘 度 パスカル秒 Pa s m-1 kg s-1

力 の モ ー メ ン ト ニュートンメートル N m m2 kg s-2

表 面 張 力 ニュートン毎メートル N/m kg s-2

角 速 度 ラジアン毎秒 rad/s m m-1 s-1=s-1

角 加 速 度 ラジアン毎秒毎秒 rad/s2 m m-1 s-2=s-2

熱 流 密 度 , 放 射 照 度 ワット毎平方メートル W/m2 kg s-3

熱 容 量 , エ ン ト ロ ピ ー ジュール毎ケルビン J/K m2 kg s-2 K-1

比熱容量，比エントロピー ジュール毎キログラム毎ケルビン J/(kg K) m2 s-2 K-1

比 エ ネ ル ギ ー ジュール毎キログラム J/kg m2 s-2

熱 伝 導 率 ワット毎メートル毎ケルビン W/(m K) m kg s-3 K-1

体 積 エ ネ ル ギ ー ジュール毎立方メートル J/m3 m-1 kg s-2

電 界 の 強 さ ボルト毎メートル V/m m kg s-3 A-1

電 荷 密 度 クーロン毎立方メートル C/m3 m-3 sA
表 面 電 荷 クーロン毎平方メートル C/m2 m-2 sA
電 束 密 度 ， 電 気 変 位 クーロン毎平方メートル C/m2 m-2 sA
誘 電 率 ファラド毎メートル F/m m-3 kg-1 s4 A2

透 磁 率 ヘンリー毎メートル H/m m kg s-2 A-2

モ ル エ ネ ル ギ ー ジュール毎モル J/mol m2 kg s-2 mol-1

モルエントロピー, モル熱容量ジュール毎モル毎ケルビン J/(mol K) m2 kg s-2 K-1 mol-1

照射線量（Ｘ線及びγ線） クーロン毎キログラム C/kg kg-1 sA
吸 収 線 量 率 グレイ毎秒 Gy/s m2 s-3

放 射 強 度 ワット毎ステラジアン W/sr m4 m-2 kg s-3=m2 kg s-3

放 射 輝 度 ワット毎平方メートル毎ステラジアン W/(m2 sr) m2 m-2 kg s-3=kg s-3

酵 素 活 性 濃 度 カタール毎立方メートル kat/m3 m-3 s-1 mol

表４．単位の中に固有の名称と記号を含むSI組立単位の例

組立量
SI 組立単位

名称 記号
面 積 平方メートル m2

体 積 立法メートル m3

速 さ ， 速 度 メートル毎秒 m/s
加 速 度 メートル毎秒毎秒 m/s2

波 数 毎メートル m-1

密 度 ， 質 量 密 度 キログラム毎立方メートル kg/m3

面 積 密 度 キログラム毎平方メートル kg/m2

比 体 積 立方メートル毎キログラム m3/kg
電 流 密 度 アンペア毎平方メートル A/m2

磁 界 の 強 さ アンペア毎メートル A/m
量 濃 度 (a) ， 濃 度 モル毎立方メートル mol/m3

質 量 濃 度 キログラム毎立法メートル kg/m3

輝 度 カンデラ毎平方メートル cd/m2

屈 折 率 (b) （数字の）　１ 1
比 透 磁 率 (b) （数字の）　１ 1

組立量
SI 基本単位

表２．基本単位を用いて表されるSI組立単位の例

名称 記号
他のSI単位による

表し方
SI基本単位による

表し方
平 面 角 ラジアン(ｂ) rad 1（ｂ） m/m
立 体 角 ステラジアン(ｂ) sr(c) 1（ｂ） m2/m2

周 波 数 ヘルツ（ｄ） Hz s-1

力 ニュートン N m kg s-2

圧 力 , 応 力 パスカル Pa N/m2 m-1 kg s-2

エ ネ ル ギ ー , 仕 事 , 熱 量 ジュール J N m m2 kg s-2

仕 事 率 ， 工 率 ， 放 射 束 ワット W J/s m2 kg s-3

電 荷 , 電 気 量 クーロン C s A
電 位 差 （ 電 圧 ） , 起 電 力 ボルト V W/A m2 kg s-3 A-1

静 電 容 量 ファラド F C/V m-2 kg-1 s4 A2

電 気 抵 抗 オーム Ω V/A m2 kg s-3 A-2

コ ン ダ ク タ ン ス ジーメンス S A/V m-2 kg-1 s3 A2

磁 束 ウエーバ Wb Vs m2 kg s-2 A-1

磁 束 密 度 テスラ T Wb/m2 kg s-2 A-1

イ ン ダ ク タ ン ス ヘンリー H Wb/A m2 kg s-2 A-2

セ ル シ ウ ス 温 度 セルシウス度(ｅ) ℃ K
光 束 ルーメン lm cd sr(c) cd
照 度 ルクス lx lm/m2 m-2 cd
放射性核種の放射能（ ｆ ） ベクレル（ｄ） Bq s-1

吸収線量, 比エネルギー分与,
カーマ

グレイ Gy J/kg m2 s-2

線量当量, 周辺線量当量, 方向

性線量当量, 個人線量当量
シーベルト（ｇ） Sv J/kg m2 s-2

酸 素 活 性 カタール kat s-1 mol

表３．固有の名称と記号で表されるSI組立単位
SI 組立単位

組立量

名称 記号 SI 単位で表される数値

バ ー ル bar １bar=0.1MPa=100kPa=105Pa
水銀柱ミリメートル mmHg 1mmHg=133.322Pa
オングストローム Å １Å=0.1nm=100pm=10-10m
海 里 Ｍ １M=1852m
バ ー ン b １b=100fm2=(10-12cm)2=10-28m2

ノ ッ ト kn １kn=(1852/3600)m/s
ネ ー パ Np
ベ ル Ｂ

デ ジ ベ ル dB       

表８．SIに属さないが、SIと併用されるその他の単位

SI単位との数値的な関係は、
　　　　対数量の定義に依存。

名称 記号

長 さ メ ー ト ル m
質 量 キログラム kg
時 間 秒 s
電 流 ア ン ペ ア A
熱力学温度 ケ ル ビ ン K
物 質 量 モ ル mol
光 度 カ ン デ ラ cd

基本量
SI 基本単位

表１．SI 基本単位

名称 記号 SI 単位で表される数値

エ ル グ erg 1 erg=10-7 J
ダ イ ン dyn 1 dyn=10-5N
ポ ア ズ P 1 P=1 dyn s cm-2=0.1Pa s
ス ト ー ク ス St 1 St =1cm2 s-1=10-4m2 s-1

ス チ ル ブ sb 1 sb =1cd cm-2=104cd m-2

フ ォ ト ph 1 ph=1cd sr cm-2 104lx
ガ ル Gal 1 Gal =1cm s-2=10-2ms-2

マ ク ス ウ ｪ ル Mx 1 Mx = 1G cm2=10-8Wb
ガ ウ ス G 1 G =1Mx cm-2 =10-4T
エルステッド（ ｃ ） Oe 1 Oe　  (103/4π)A m-1

表９．固有の名称をもつCGS組立単位
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