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まえがき
 

　本技術資料は，2007 年に公開した「概要調査の調査・評価項目に関する技術資料 −長期変動と地質環境の科
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ル放射性廃棄物の地層処分事業における立地選定時の安全確保に関する知見を，天然バリアを対象としてとりま
とめたものである．
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こで本技術資料では，概要調査による精密調査地区選定結果に対象を絞り，最終的な立地の許認可に至る段階を
踏まえた概要調査段階での確認事項や評価対象を想定し，その内容の科学的合理性の確認方法を，主として安全
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第１部　はじめに

1. 2007 年版産総研技術資料について
　平成 19 年に，産総研は原子力安全・保安院からの
委託研究の一環として，立地段階における地層処分の
安全規制に資するために，概要調査において実施可能
な調査とその評価，及びそれらの基礎となる科学的知
見及と調査の品質保証についての技術情報を，「概要
調査の調査・評価項目に関する技術資料 – 長期変動と
地質環境の科学的知見と調査の進め方−」としてとり
まとめ公表した．この技術資料は，関連する分野の研
究成果及び技術資料を広くレビューするとともに，当
時の産業技術総合研究所深部地質環境研究センターで
行なってきた委託研究の研究成果を取り入れたもので
ある．
　この 2007 年版産総研技術資料（以下「2007 年版」
と呼ぶ）の作成時には，「規制機関としては，原子力
発電環境整備機構 (NUMO) の最終処分の実施計画調
査地区選定に係る報告書に関し，最終処分法の要件へ
の適合性等の調査結果の妥当性についてのレビューを
行なうとともに，将来の安全規制を見通して，立地段
階においても将来の安全評価に必要な調査のあり方や
調査活動に係る品質保証を含むカイドラインを提示す
ること等の関与をしていくことが重要である」＊との
指摘がなされていた．従って，2007 年版の主要な目
的は，規制庁が整備することとなるガイトライン等の
審議に向けて必要な技術情報として，事業者が概要調
査段階で実施するべき調査・評価項目に関する最新の
知見を提供することであった．
　
2. その後の地層処分の安全規制に係る検討状況
　上記 2007 年版技術資料の公表直後の平成 19 年 6
月には，「核原料物質，核燃料物質及び原子炉の規制
に関する法律」（以下「炉規法」と呼ぶ）の改正案が
施行され，高レベル放射性廃棄物の埋設処分に係る安
全規制が規定された．これにより，処分事業のための

「最終処分法」と，安全規制のための「炉規法」がと
もに整ったことを踏まえて，現実の地層処分事業の進
展に対する規制が改めて再確認され，平成 19 年 10
月の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の報告書「高レベル放射性廃棄物
等の地層処分に係る安全規制について」では，規制の
行為として，最終処分法で示された安全性に係る要件
に適合しているかどうかに加え，地下施設建設以降の
安全規制制度についての検討が行われ，必要な要件等
が提示された．
　以上の安全規制制度に係る検討状況に加えて，「放

射性廃棄物の地層処分に係る安全規制制度のあり方に
ついて」が平成 18 年 9 月に，「高レベル放射性廃棄
物等の地層処分に係る安全規制について」が平成 20
年 1 月に同廃棄物安全小委員会から公表された．前
者では “NUMO の最終処分の実施計画，調査地区選
定に係る報告書等に関し，特廃法の要件への適合性等
の調査結果の妥当性についてレビューを行うととも
に，将来の安全規制を見通して，立地段階においても
将来の安全評価に必要な調査のあり方や調査活動に係
る品質保証を含むガイドラインを提示すること等の関
与をしていくことが重要 ” とされた．また後者では廃
棄物埋設地に求められる安全上の要件を，以下の通り
取りまとめた．
①火山，断層活動などの急激かつ局所的な自然現象に
よる対象廃棄物と人の接近が将来にわたって想定され
ないこと．
②隆起・侵食作用などの緩慢かつ広域的な自然現象に
よる対象廃棄物と人の接近が将来にわたって想定され
ないこと．
③廃棄物埋設地から漏出移行した放射性物質が生活環
境に達するまでに減衰・低減するよう，生活環境から
隔離されていること．
④掘削や侵入など偶発的な人間活動による対象廃棄物
と人の接近の可能性が低いこと．
　これらの規制の関与に関する整理に基づき，その後
の検討は，特に概要調査結果の妥当性レビューにおけ
る判断指標に移り，同小委員会放射性廃棄物規制支援
研究ワーキンググループで検討が進められた．その経
過は，平成 23 年 1 月の同小委員会で「地層処分事業
の概要調査結果の妥当性レビューにおける判断指標の
検討状況について」（以下 “ 判断指標の検討状況 ” と
よぶ）として報告された．
　同小委員会での議論はいまだ進行中のところであっ
て未確定ではあるが，「判断指標の検討状況」で示さ
れた骨子は以下の通りである．

・レビュー方針１（上記平成 20 年 1 月の報告書での
要件①及び②に対応）
　明らかな処分システムの破壊等，処分システムの性
能を著しく低下および処分システムの健全性を喪失さ
せるような自然事象（地質及び気候関連事象）に対し，
その影響を排除できるように適切に立地選定が行われ
ることの妥当性をレビューする．また，評価期間の長
期性に伴う不確実性を評価するため，時間スケールに
応じた外的要因となる地質及び気候関連事象の影響を
把握していることの妥当性をレビューする．
・レビュー方針２（上記平成 20 年 1 月の報告書での

＊ 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の報告書「放射性廃棄物の地層処分に係る安全規制
制度のあり方について」(2006)



2

第 1 部　はじめに

要件③に対応）
　安全評価において，閉じ込め機能や地下水シナリオ
を評価するために必要な地下水流動解析等の地質特性
データを取得していることの妥当性をレビューする．
その際には，閉鎖後の安全に影響を与える因子（FEP）
の十分な理解があることの妥当性をレビューする．
・レビュー方針３（上記平成 20 年 1 月の報告書での
要件④に対応）
　安全評価において，人為シナリオの評価に必要な地
下資源の存在可能性等のデータを取得しておくことの
妥当性をレビューする．

3. 本技術資料改訂版の構成
　本技術資料改訂版は，事業者の概要調査結果に対す
る妥当性レビューに必要な技術情報を取りまとめるこ
ととして平成 21 年度から執筆を開始したが，主要な
内容が，総合資源エネルギー調査会での上記の判断指
標の検討に直接関連するため，出版を２年弱延期しつ
つ規制の方針の議論の方向性に合わせた構成と内容と
して再編集したものである．
　本技術資料改訂版では，基本的なレビュー方針を上
記「判断指標の検討状況」に基づいたものとしたが，
安全規制として今後議論されるであろう以下の点に
も鑑みて，最終処分法の第 6 条（概要調査地区選定）
の再確認も視野に入れた検討を行った．このため，本
技術資料改訂版での検討項目自体は，「判断指標の検
討状況」で例示された判断指標の調査・評価項目（案）
とは同一ではない．
　処分事業の概要調査段階では，最終処分法第 6 条
の文献調査を踏まえて対象地区が選定されるが，同法
第 6 条と原子力安全委員会の環境要件に基づく排除
要件は，既往文献に基づいて満たされているものとさ
れる．しかしながら，任意の文献調査地区に対して “ 将
来にわたって，地震等の自然現象による地層の著しい
変動が生ずるおそれが少ないと見込まれること（第 6
条２二）” が議論されている既往文献が必ずしも期待
できないため，この判断が既往文献から合理的に導
かれている保証が常には得られないものと想定され
る．一方，概要調査段階では，“ 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（第
7 条２一）” のみが変動事象の確認事項となっており，
現状では将来の変動に関する実際のサイト調査での確
認は事業者に任されている．
　このため，本技術資料改訂版の検討に当たっては，
①文献調査の法定要件を満たしても，詳細な情報に基
づく評価ではない場合には，当該事象についての評価
が終了したことにはならず，詳細な情報による評価が
必要であること
②加えて，将来の安全評価のために必要な知見の収集
が必要であること

の 2 点により，事業者は既往文献の知見を踏まえた
現地調査により，将来の変動事象の発生の見込につい
て再確認されるものとの判断し，これに対応する検討
も合わせて行うこととした．
　この技術資料では， 概要調査段階に必要となる調査
項目と結果の妥当性判断に関する技術情報を以下の構
成でとりまとめている．ここでの検討対象の全体範囲
は，概要調査段階で対象となる対象地区の地表並びに
地下地質であり，IAEA 安全指針 DS334「放射性廃
棄物の地層処分施設」での地層処分施設の立地調査項
目（Appendix I：SITE SELECTION GUIDELINES 
AND DATA NEEDS）から人間活動と施設設計施工に
関連する項目を除いたものとした．さらに，日本の地
質・地理環境で重要ではない固体のダイアピル現象を
除き，2011 年に公表された SSR-5 での Requirement 
15: Site characterization for a disposal facility で記
述されている立地調査で明らかにすべきサイト記述情
報（4.25）に沿って，概要調査段階で対象とすべき
項目として地質変動事象・地質特性の共通性でとりま
とめた．
　全体の構造としては，対象サイトの基本的な地質学
的設定のための地質構造調査について第 1 章で記述
し，概要調査で対象とする地質体の基本的な幾何学的
空間把握を例として，精密調査地区選定のための調査
の考え方の一環として記述した．第 2 章からは，最
終処分法の第 7 条２に沿って，概要調査結果の判断
が合理的な調査結果に基づく科学的に根拠のあるもの
であるかどうかの判断に関して，第 2 章で著しい地
質変動事象が長期間生じていないことを示す判断の妥
当性，第 3 章で掘削に支障がないことを示す判断の
妥当性，第 4 章で地下水流等が地下施設に悪影響を
及ぼさないことを示す判断の妥当性について記述し
た．
　それぞれの記述は妥当性の評価対象ごとに，妥当性
の評価対象の概要，評価指標の設定とデータ取得，評
価指標のデータ取得に当たって考慮すべき点，評価指
標の判定にあたって考慮すべき点，実際の評価に当
たって残された課題の項目に整理した．
　第１章では，精密調査地区選定に向けた調査手順の
最初に実施される地質構造調査について記述し，将来
の安全評価に向けた必要なデータの取得のために行な
う調査手法の選定と，調査結果の評価を中心とした妥
当性の判断項目について述べた．2007 年版で地質環
境の調査手法については記述したため，結果の客観的
評価が可能であるかどうかの点を，品質保証も含めて
記述した本章の内容には，以下の全ての評価項目にも
対応するものがある．なお，安全評価に進むためには
地質構造を概念化した記述モデルの構築が必要である
が，モデルの数値化も含めて，本稿ではそれらの妥当
性判断までは踏み込んでいない．これは，事業者によ



3

第 1 部　はじめに

る各種の概念モデル（地質構造モデルを基礎とした，
水理地質構造（地下水流動）モデル，地下水化学モデル，
岩盤特性モデル，物質移行特性モデル：原子力発電環
境整備機構，2011）の多くは，概要調査段階におい
て本章で指摘した判断項目の全てを満たす調査・解析
を実施することは難しく，その結果限定された情報で
は妥当性の判断が可能な不確実性を持つことが困難で
あろうとの予想による．
　第 2 章では概要調査結果における著しい地質変動
事象が長期間生じていないことを示す判断の妥当性に
ついて，（１）隆起・沈降及び侵食，（２）海面変化，（３）
地震・断層活動，（４）火山活動，（５）泥火山，（６）
大規模マスムーブメントについて記述した．これらの
項目は，概要調査に関して最終処分法第 7 条に書か
れている地層の安定性の確認において最重要かつ段階
的サイト選定の初期段階で可能な限り把握するべき対
象である．本技術資料改訂版においても，「2007 年
版」と同様に国際 FEP に基づいて「処分システム領域」
に影響与える「外的要因」となる長期変動を整理し，
それにわが国の地質および水文地質を考慮にいれ， 閉
鎖後の安全確保にも必要な概要調査の調査・評価項目
として設定した．ただし，地質変動事象の将来予測に
ついて具体的な評価を行なおうとする場合には，評価
期間の設定が必要となるが，わが国ではまだ高レベル
放射性廃棄物に対して，放射線防護の基準値も評価期
間も定められていないままである．従って，本技術資
料改訂版でも 2007 年版と同様に現在の科学的知見に
基づきできるだけ長い期間 (10 万年あるいは 100 万
年 ) が評価できることを前提としている．
　第 3 章においては， 掘削に支障がないことを示す判
断の妥当性の評価対象として（１）岩石物性・力学特
性と（２）亀裂モデル化手法について記述した．ただ
し，概要調査段階で得られる原位置調査結果は，処分
深度における地質モデル構築に対してはごく限られた
ものとなるであろう．
　第 4 章においては，地下水流等が地下施設に悪影
響を及ぼさないことを示す判断の妥当性について，具
体的な概要調査段階で重要となる（１）ボーリング調
査，（２）地下環境ベースライン調査，（３）深部流体
について記述した．地下環境ベースラインについては，
岩盤の物理学的モニタリング，間隙水圧モニタリング，
ならびに地球化学・生化学的モニタリングについても
含めた．

4. 本技術資料改訂版の編集方針
　本技術資料改訂版の編集方針は 2007 年版に準じて
おり，概要調査の調査・評価項目のすべてをカバーし
ているものではない．総合資源エネルギー調査会で最
初に処分システム領域に影響を与える外的要因につい
ての FEP 解析が行なわれ，わが国の地質の状況を考

慮した 55 の事象が抽出された「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むけて」( 総合資
源エネルギー調査会 ， 2003) に基づいて，本技術資
料改訂版でも安全評価事項の体系を OECD/NEA の
国際 FEP（OECD/NEA，2002） に置いている． また，
本技術資料改訂版で取り上げる項目は，精密調査地区
選定において事業者が一定の安全評価を行ったことを
想定しても，地質学及び水文地質学分野に限定した妥
当性判断のみを扱っている．
　なお，本技術資料改訂版では，内容の客観性と透明
性を保証する意味から，必要な文献を全て引用すると
ともに，その引用対象を原則として査読付きの学術雑
誌の公表論文とし，これに国内及び国際機関の基本文
書と，2007 年版技術資料を加えたものとした．
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第２部　概要調査段階に必要となる調査項目と
結果の妥当性判断

　「放射性廃棄物の地層処分に係る安全規制制度のあ
り方について」（総合資源エネルギー調査会，2005）
において，“ 立地点の選定プロセスは，現行の特廃法
に基づき，調査の各段階で得られた情報を基に候補地
点のサイト特性を評価し，また適地要件以外にも地域
との関係，サイトアクセス性，コスト等の観点も加味
して，段階的に選定が進められること ” と定義されて
いる． このプロセスは処分場として不適切なサイト
特性を有する地点が除かれる過程でもある．
　一方，“ 安全確保上サイト特性は最も重要であるが，
サイト特性に関する情報は各段階において順次確度と
精度が向上し，また全体的な安全の確保は人工バリア
との組合せにおいて確保されるため，立地段階におい
て安全規制上の観点から個々の地点について処分が安
全に実施できるとの判断を行うことは困難であり，ま
た合理的ではない ” ため，特廃法の立地プロセスに係
る規制では，“NUMO の最終処分の実施計画，調査地
区選定に係る報告書等に関し，安全に係る事項につい
てレビューを行うとともに，将来の安全規制を見通し
て，立地段階においても調査活動に係る品質保証を含
むガイドラインの提示，適地要件への適合性やその根
拠となる調査結果の妥当性等について判断を示してい
くこと ” とされた．

事業者による概要調査に対しては，具体的には，
最終処分法第７条第２項が定める要件に適合している
かを判断するための基準と，同第７条第２項第４号で
規定された技術基準のうち，安全性に係る技術基準に
相当する知見が必要とされている．
　IAEA の一連の国際基準において，精密調査地
区選定に係る調査は段階的立地選定の中で，Site 
Characterization Stage (IAEA, 1994) な い し Site 
Investigation Stage（IAEA, 2007) に相当すると考え
られる．
　IAEA SSR-5(2011) の要件 15 では，“The site for a 
disposal facility shall be characterized at a level of 
detail sufficient to support a general understanding 
of both the characteristics of the site and how the 
site will evolve over time. This shall include its 
present condition, its probable natural evolution 
and possible natural events, and also human plans 
and actions in the vicinity that may affect the 
safety of the facility over the period of interest. It 
shall also include a specific understanding of the 
impact on safety of features, events and processes 
associated with the site and the facility.” とされた．
　これらによれば，調査結果にはサイトの現在の地質
特性だけでなく，想定される変動事象を含む将来の予

測が可能となる詳細さが求められており，将来の安全
評価や Safety Case に用いられることが要点である．
この点が最終処分法第７条第２項第４号の技術基準に
適用されるかどうかは今後の規制の検討に預けられて
いるが，最終処分法の段階的立地選定の考え方によっ
ても，地下の対象地層の地質構造に関するサイト調査
結果は精密調査段階でも限定されており，概要調査段
階で作成される地質モデルは最低限の将来予測を可能
とするものでなければならないと考え，本資料を作成
した．
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　精密調査地区選定のための概要調査の主要な目的で
ある対象サイトの地質環境の記載において，処分の対
象地層を含めたサイトの地質構造は非常に重要なもの
であり，将来の安全評価やセーフティーケース作成
において基本的となる地質モデルが十分な合理性を
持って構築される必要がある．「Siting of Geological 
Disposal Facilities」（IAEA, 1994）では，地質構造
調査のガイドラインとして，「母岩の深度と形態が十
分な隔離性能を持っており，核種移行を促進する不連
続面から十分な距離を持っており，均質な地質体や水
みちとなる明瞭な構造面が少ないこと」を挙げている．
　一方，調査結果の品質保証については，データが
高精度でありかつ客観的に再現できること（IAEA，
1994 など）が求められているが，その品質判断の基
準は我が国で詳細かつ明確に共有されるに至っていな
い．このため，少なくとも報告書等に用いられた調査
過程については，全てのデータが公開され，精度につ
いての第三者判断が可能となっている必要がある．
　本項ではこれらその点について，概要調査段階の主
要な目的の一つとなる対象サイトの地質モデルの構築
に当たり留意すべき全般的確認を，地質構造調査に対
して記述したが，これは地質構造調査に限らず，本資
料の以下の各項での調査項目に全般的に適用されるも
のである．

評価対象の概要
我が国において地層処分の対象となり得る地質体

は，岩石中の断層や節理などが主たる地下水の移行経
路となっている亀裂性媒体（硬岩系岩盤グループ；結
晶質岩や先新第三紀堆積岩類など）と岩石構成粒子相
互の間隙が主たる地下水の移行経路となっている多孔
質性媒体（軟岩系岩盤グループ；新第三紀堆積岩類な
ど）に大きく分類される．多孔質性媒体とされる堆積
岩類においても，しばしば断層などの構造が確認され
るため，三次元的な地質モデルを構築する上で，断層
や節理などの存在と，それらが地下水の移行経路とな
っているか否かの確認は極めて重要となる．断層のう
ち活断層については，大縮尺空中写真判読と現地調査
により，一定規模以上の活断層についてはほとんど見
逃すことはないと考えられる．しかし，高レベル放射
性廃棄物の地層処分のための調査では，不明瞭なリニ
アメントについても活断層か活動的ではない断層・節
理かの判定を行ない，かつそれらが地下水の選択的な
移行経路になっているか否かの判定までをも行なうこ
とが最終的には必要とされる．従って統計的手法等の
確率的な取り扱いによるスクリーニングを行った場合
にでも，最終的にはこれらの判定は直接的な調査・検

証に依るべきである．従って，理想的には対象地層か
ら地表までを構成する地質体およびその地質体中に発
達する地質構造を，可能な限り直接的に調査・検証す
ることが，地質モデルの信頼性を高める視点から好ま
しいと言える．

地表調査により，対象地層を構成する地質体およ
びその地質体中に発達する地質構造を直接的に調査・
検証できる場合は，地質モデルの信頼性を高める視点
から極めて好ましいと言える．処分領域を構成する地
質体が地表に露出している場合は地形判読と現地調査
などにより地質構造に関するデータを取得できる．し
かし，処分領域を構成する地質体とは異なる地質体が
地表を厚く覆っている場合，地下深部活の地質構造を
把握する手段は極めて限定され，かつ多額の探査費用
が必要となる．例えば，地形判読に相当する調査とし
ては処分領域を構成する地質体の上面の 3 次元的な
形状を把握するための稠密な反射法弾性波探査が必要
であり，さらにその他の物理探査やボーリング調査を
併用することにより地質・地質構造を確認する必要が
あるが，取得できるデータの質・量・分解能は地表調
査が可能な場合に比べて低下せざるをえず，結果とし
て構築される地質モデルの信頼性は低くならざるをえ
ない．

高レベル放射性廃棄物の地層処分のために構築さ
れる地質モデルでは，処分深度に影響を及ぼす地下水
の移行経路となりうる構造のモデル化が必要となる．
活断層や大規模な断層を除いた活動的ではない断層・
節理などは，亀裂ネットワークモデルではその空間的
形状を円盤状と仮定しモデル化されることが多いが ,
その場合は地表で確認された断層・節理の長さが処分
深度の 2 倍程度以上のものについてはモデル化を行
なう必要がある（Tompson et al., 1987; 井尻ほか，
2004 など）．また，多孔質媒体の場合は，それらを
構成する岩石のうち透水性の高い岩石そのものも地下
水の移行経路となるため，モデル化を行なう必要があ
る．このような地下水の移行経路となり得る構造の数
が比較的少なければ，構築された地質モデルの信頼性
は高くなるであろう．しかしながら，地下水の移行経
路となり得る構造の数が多くなれば，それらの構造が
交叉する領域が増え，またそれらを調査・検証する手
法も制約されることから，構築された地質モデルの信
頼性は低くならざるをえない（Lim, 1984 など）．

従って，地質モデルの信頼性を高める視点からは，
処分領域から地表までを構成する地質体およびその地
質体中に発達する地質構造を直接的に調査・検証でき
ること，できれば地表調査で確認でき，地下水の移行
経路となり得る構造が少ない，が好ましいと言う事が
できる．
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評価指標の設定とデータ採取
　水文地質構造は基本的に地質構造に規制されてお
り，基本的な地質構造の枠組みを把握することは地下
水システムの解析・モデル化において極めて重要であ
る．地質環境調査では，地質体・岩体の種類と透水性，
また水みちとなる構造の有無により調査手法が異なる
とともに，基本的な地質構造の枠組みを構成するとき
に使用する（できる）データの種類が異なる．被覆堆
積物・堆積岩層が処分深度に分布する基盤岩を厚く覆
う場合には，より特殊な調査・解析を行う必要がある．
また，作成される地質構造の枠組みは，水文地質構造
のみならず地下水流動・核種移行などの各モデルの基
礎として引き継がれるため，地下水の移行経路となる
構造を表現できるものである必要がある．以下では代
表的な地質環境別に，基本的な地質構造の枠組みをモ
デル化する際の留意点について記述する．その際には，
原子力発電環境整備機構（2011）により想定される
サイト調査計画等に照らし，地質構造モデルの高精度
化において必須ならびに重要な調査結果について，調
査段階・手法の優先度を検討した．

（１）堆積岩類
　層状構造を持つ堆積岩類の解析・モデル化において
は，表層地質とコントロールポイントにおける掘削調
査，反射法探査による断面構造を組み合わせることに
よって，地質構造モデルを高度化することが可能とな
る．表層地質と合致しない重力異常や磁気異常などの
構造は伏在する異種岩体（貫入岩体など）や伏在断層
などを示唆する可能性がある．断層は，その連続性（総
延長）と変位量あるいはダメージゾーンの幅（Caine 
et al., 1996）と透水（異方）性を基にモデル化の時
点で取捨選択される．代表的な地質体におけるモデル
化の際の留意事項の主要なものは以下の通りである．
・付加体堆積岩類：各スラストシートを区切るスラス
トの規模・破砕程度・透水（異方）性
・堆積岩類：正断層から逆断層への転換に伴われるよ
うな断層周辺の構造・透水（異方）性の変化

地質モデル構築時に用いる調査データの優先順位
を想定される調査手法に基づいて整理すると，次のよ
うに考えられる .
1. 地表面における地質・地質構造の分布
2. 掘削地点における深度方向の地質・地質構造の分

布
3. コントロールポイントで修正された反射法探査断

面
4. 重力・磁気異常から推定された異種岩体・断層の

分布
5. 電磁探査・比抵抗探査の解析結果
6. 収集された既存文献およびボーリング・データ

（２）地表に露出した結晶質岩類
　反射法探査が有効ではない結晶質岩類では，掘削調
査による深度方向のデータと掘削孔周辺のジオトモグ
ラフィ断面が岩体の深度方向分布に有効なデータとな
る（小出，2001 など）．また，健岩部の透水性が低く，
断層・節理など構造が水みちとして機能するような高
い透水性を示す場合は，水みちとなる構造のモデル化
が必要とされる（宮川，1999；　田中，1999 など）．
水みちとなる構造には２種類が存在し，高透水性で貯
留効果の認められない水みちと，低透水性で貯留効果
の認められる水みちに分類される (Ligtenberg, 2005
など )．少数の高透水性で貯留効果の認められない水
みちは個別的にモデル化する必要があるが，大多数の
低透水性で貯留効果の認められる水みちについては統
計的な評価を行なえばよいと考えられる（例えば　下
茂ほか，2011 など）．なお，水みちとなる構造の透
水性は，花崗岩類などでは地下水の流動経路となるこ
とにより透水性がさらに高くなるが，斑れい岩や流紋
岩類などでは一旦は地下水の流動経路となるものの岩
石が地下水と反応することにより粘土化し透水性が低
くなるものが存在するため，岩体の種類や岩石－水反
応の特性を踏まえた解析・モデル化が必要となる（中
島，1995；竹野，1995；鹿園，1999 など）．
　花崗岩体などに発達する断層・節理などの解析・モ
デル化においては，長期の侵食現象により形成された
構造地形と考えられるリニアメントのモデル化が重要
である．例えば，阿武隈花崗岩体では，リニアメント
に連続するような高角の割れ目は透水性の極めてよい
水みちとなることが知られており（塚本ほか，2009
など），断層などと同様に処分深度の地下水流動に十
分に影響を及ぼしうると考えられる．なお，露頭規模
で観察されるような小規模な断層・節理などは孔壁か
らの平均的な漏水量の算出などに有効なパラメータと
なるが，基本的な地質構造のモデル化では考慮すべき
対象とはならない．

地質モデル構築時に用いる調査データの優先順位
を想定される調査手法に基づいて整理すると，次のよ
うに考えられる .
1. 地表面における地質・地質構造（リニアメント含

む ) の分布
2. 掘削地点における深度方向の地質・地質構造の分

布
3. 掘削地点における VSP 探査断面
4. 屈折法探査断面
5. 重力・磁気異常から推定された異種岩体・断層の

分布
6. 収集された既存文献およびボーリング・データ

（３）堆積物・堆積岩層に厚く覆われた結晶質岩類
　処分対象深度に存在する結晶質岩類を堆積物・堆積
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岩層が厚く覆っている場合，被覆堆積物・堆積岩層の
地質・地質構造は本項の（１）「堆積岩類」で記述し
た方法で解析・モデル化を行うことができる．被覆堆
積物・堆積岩層の最下部に基底礫岩が存在する場合や，
基盤岩の最上部にチャネル構造が存在しチャネルを埋
積した礫岩などが存在する場合は，それらの礫岩が透
水性のよい水みちになっている可能性が高いので，そ
の分布や構造をモデル化する必要がある．
　また，結晶質岩類（基盤岩）の上面の旧い地形面は
構造地形の可能性があり，その古い地形面から基盤の
結晶質岩類内に発達する構造を推定できる可能性があ
る．従って，結晶質岩類（基盤岩）の上面の埋積され
た地形面は稠密な反射法探査により捕捉し，旧い地形
面の解析および現地形面との関係を明らかにする必要
がある．

地質モデル構築時に用いる調査データの優先順位
を想定される調査手法に基づいて整理すると，次のよ
うに考えられる .
1. 地表面における地質・地質構造（リニアメント含

む ) の分布
2. 掘削地点における深度方向の地質・地質構造の分

布
3. コントロールポイントで修正された反射法探査断

面
4. 掘削地点における VSP 探査断面
5. 重力・磁気異常から推定された異種岩体・断層の

分布
6. 電磁探査・比抵抗探査の解析結果
7. 結晶質岩類（基盤岩）の上面の埋積された地形面

から推定される地質構造
8. 収集された既存文献およびボーリング・データ

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
（１）地質モデルの信頼性を高める視点から，対象地
層から地表までを構成する地質体およびその地質体中
に発達する地質構造を対象とするが，これらが構成す
る地下空間の規模が処分場を十分に包括できるもので
あることを，直接的に調査・検証できるデータセット
であること．＊

• 地質構造の把握対象が，サイトの地表ならびに地
下空間において具体的に指定されていることが求
められる．その際には，直接の調査対象空間と，
地質モデルの作成とその検証に必要な周辺参照地
域・地下空間を，明瞭に区別するべき．

（２）地質モデルの信頼性を高める視点からは，相対
的に均質な地質体並びに単純な地質構造から構成され

ているサイトであることが好ましいため，不均質な地
質体や不連続面の存在する場合のモデル化に向けて，
サイトを構成する地質体の標準的な特性値が具体的に
把握され，提示されている事が必要である．その上で
不均質性や不連続性の差異の定性的な幅と不確実性が
提示されていること．
• サイトを構成する地質体の標準的な特性値として

は，既往の広域地質調査に基づく地質定義に照ら
した層序，岩体記載，地質構造を提示した上で，
サイト調査で得られたローカルな層序・岩体記載
を対比するべき．

• ボーリング調査に基づく最低限の代表的な岩石物
性について，力学並びに鉱物化学的な項目が直接
提示され，地下の空間的不均一性に応じた変動範
囲が想定されるべき．

• 文献調査で事前に既往成果で明示されている排除
要件は確認済みであるが，概要調査の趣旨に鑑み
れば，この不均一性や不連続性が処分場の安全設
計や将来の安全評価において決定的なバリア性能
の破綻項目になることは避けなければならない．
従って，精密調査地区選定にとどまらず将来の安
全確保に必要な地質特性の不均一性や不連続性の
限界を別途想定し，明示し，調査結果の提示の際
に参照されるべき．

 
（３）性能評価の信頼性を高める視点からは，地質モ
デル中の地下水の移行経路となり得る構造が少ないデ
ータセットである方が好ましいため，それら該当する
構造の空間的把握が十分であることが好ましい．また，
地下水の移行経路を規制する水理学的不均一性境界の
空間的把握が十分であることが求められる．

（４）付帯的な配慮として，実施した調査活動がサイ
トの地質特性へ与える影響が十分に吟味され，これら
ボーリング掘削等の調査が天然バリアの隔離機能に対
して与える影響が最小限になるように適切に計画・実
行され，かつその証拠が残されていること．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　レビューにあたっては，前項の点に留意し，具体的
には以下の観点等を含めた確認項目を設定するべき

（１）既往成果の吟味と確認
• 対象サイトを含む地形及び地質・地質構造に関す

る主要な文献が吟味され，実際のサイト調査計画
策定に反映されているかどうか．　特に既往文献
間での不一致等の要確認事項の有無が検索され，
必要に応じてその検証が調査計画に組み込まれて

＊ 処分深度以深の調査範囲については，サイトの地質構造や構成岩体の物性によるが，モデルの信頼性確保の点からは，おおむ
ね処分深度の２倍以上の範囲が含まれるべきである．一方，想定される探査手法の多くは 1Km 程度の可探深度を持つ（表 2.1-1）



表 2.1-1　処分深度を対象とする代表的物理探査手法の探査深度と対象物性 .　探査対象の物性がサイト地下のどのような地質構造（不連続面）
に相当するかを解釈するに当たって必要となる，十分な対照データに基づいた裏付けの一例として提示した（池田ほか，2000；物理探査学会，
2008；高倉ほか，1997；等に基づく）．具体的な手法ごとの検討は，本報告所第 4 章（3）b. 地球物理モニタリングの項に詳述する．
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いるかどうか．
• 既往報告での指摘がない場合にも，環境要件等に

照らし，活火山活動，活断層等の有無等に関して，
対象サイトの火山岩・火成岩の活動年代や，地質
断層の活動性等に関する確認作業が，調査計画に
組み込まれているかどうか．

（２）手法の確認
• 調査・解析手法を選択するにあたって，対象サイ

トの地形，表層地質，岩石物性，人間活動や物理
化学的擾乱の影響を十分に把握しているかどう
か．

• 調査・解析対象の地下母岩領域が整理され，特に
調査・探査結果を地質構造（特に物性に基づく物
質境界の空間分布）として提示する際には，対象
の物質境界のプロキシーになり得る物性値を対象
とする手法が複数ある場合に選択肢が提示されて
いるかどうか．

• 選択された手法の 1 次取得情報が，モデルを記
述する対象地層のどのような特性を反映している
かが整理され，それに最適な手法の選択根拠が明
示されているかどうか．

• その上で，選択された手法の持つ不確実性と空間
的適用範囲・限界を，正しく認識しているかどう
か．

 
（３）データの取り扱い

• 習得されたデータが十分な品質および精度である
かどうかが客観的に確認できるかどうか．この確
認のためには，解析結果や解釈図の表示に伴い，
可能な限り再現性の客観的な確認が可能な探査デ
ータが添付されているか，総合的な調査データの
アーカイブが公開されていることが必要である

（IAEA, 1994)．

• 手法の適用における管理と記録は十分かどうか．
特に物理探査や坑井内原位置試験等において，探
査や試験での使用ツールや各種パラメータ，探
査・試験ログ等が明示されているかどうか（IAEA, 
2006; 2008)．これによって，調査・試験・分析
等に対する品質保証として，要求される品質を満
たすための設定や前提条件で行われているかどう
かの客観的な確認が行えることが必要である

• データの使用方法や解析法，表示法は正しいかど
うか．この点は，（４）の自己検証の手順にも照
らし，結論に至る議論の前に十分に提示されてい
ることが必要である．

（４）考慮すべき事項
• 複合手法による自己検証の考え方は取られている

かどうか．調査対象項目に適用可能な複数の調査・
分析・解析手法が存在する場合に，それぞれの適
用性やその限界と結果の不確実性の幅を提示した
上で，それぞれの適用結果に対する比較検討を行
うことは，特に概要調査段階で作成される地質概
念モデルの精度が限られざるを得ないため，重要
である．これらの複合手法による自己検証の結果
が一致しない場合には，その原因を検討する事に
より，単一の手法による結果では抽出し得ない不
確実性の把握が可能となる場合がある．

• 境界条件や調査における仮定パラメータの設定に
問題はないかどうか．本来は手法の確認の際に抽
出される手法の適用性や不確実性を吟味した上で
設定されるものであるが，それらを合理的に設定
することが可能ではない場合が想定される．この
際には，境界条件や仮定パラメータが持つ調査結
果に対する感度の検討や，設定値に幅を持たせた
場合の結果の参照等の検討が行われ，提示されて
いる事が好ましい．
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第２章　著しい地質変動が長期間生じていない事を示
す判断の妥当性

（１）侵食・堆積および隆起・沈降

評価対象の概要
　侵食・堆積は地表構成物の削剥および地表への物質
の付加作用であり，地球上のあらゆる地点で起きてい
る緩慢な地質現象である．このうち侵食は廃棄体と地
表との接近をもたらすため，その累積量の予測は重要
である．特に，廃棄物の放射能レベルが十分減衰しな
いうちに，侵食により廃棄物が地表に露出するケース
は避けなければならない．また，サイト影響を考慮す
る観点からは，侵食により廃棄物の露出に至らない場
合でも，１）埋設深度の減少が線量評価に与える影響，
２）荷重除去による裂かの形成等が天然バリアの水理
特性にもたらす影響，３）侵食・堆積に影響を与える
テクトニクスの将来における安定性を，それぞれ評価
する必要がある．
　評価期間内の侵食・堆積量を予測するためには，過
去の侵食・堆積量変化履歴を将来に外挿することが基
本となる．そのためには，過去に形成された侵食・堆
積地形面と現在の地形面とのオフセット（食い違い）
量の計測と，過去の地形面の編年を行う変動地形学的
手法（太田，1999；Burbank and Anderson, 2001）
を用いなければならない．変動地形学的に計測された
オフセット量は，過去の局地的な気候変化・氷河性海
面変化・テクトニックな隆起沈降の全ての影響が合算
されたものであり，個々の現象の絶対量を分離するた
めには慎重な解析が必要となる．さらに，過去の侵食
量を将来に外挿するためには，少なくとも 1 回以上
の氷期・間氷期サイクル（約 10 万年）を経た指標地
形面を用いることが必要である．なぜなら氷期・間
氷期サイクル内では，気候や海面の変化が一定でな
いことは明らかであるので（例えば Basinnot et al., 
1994），1 サイクルに満たない侵食・堆積変化履歴を
将来に外挿しても正しい長期予測値とはなり得ない可
能性がある．ダムの堆砂速度から推定される山地地域
の平均侵食速度（例えば Yoshikawa, 1974）も，現
在の気候条件下での豪雨の頻発度を反映したものであ
り，地層処分の安全評価で要求される時間尺度に，そ
のまま外挿できるものではないことは明らかであろ
う．
　NUMO の『概要調査地区選定段階における考慮事
項』では，個別地域毎に評価する項目として，過去
10 万年間の隆起の総量が 300m を越えていることが
明らかな地域は含めないとしている．一般的には，隆
起による相対的な海面低下や河川勾配の増大は侵食を
加速させるので，隆起量の大きな地域を避けることが
望ましいのはもっともである．しかしながら，精密調

査地区選定段階においては，隆起量のみに着目した評
価は以下の点で問題がある．
１）　海岸部においては指標地形面に海岸段丘を用い
た隆起量の評価（旧汀線の高度変化とユースタティッ
クな海面高度との関係から過去の隆起量が計測でき
る）が可能である．しかし，海岸部では氷期の海面低
下による河川の下刻が顕著に表れるため，隆起量のみ
による埋没深度の変化予測は過小評価となることが
明らかである．日本列島周辺では過去の氷期に最大
140m 程度の海面低下が記録されており（小西・吉川，
1999），この効果を加味した将来の侵食量評価が不可
欠である．また，海面上昇期に起こる海食量は，隆起
量だけから直接的に評価できるものではない．
２）　内陸部においては河岸段丘などの指標地形面を
用いたオフセット量を計測するが，この量は侵食・堆
積変化履歴そのものであり，何らかの仮定（例えば侵
食・堆積作用を一定とする）を与えないと隆起・沈降
量には変換できない．すなわち，文献などにある内陸
部の河岸段丘から求めた隆起・沈降量は厳密なもので
はなく，用いた仮定の正当性を証明することも困難な
場合が多い．内陸部の河岸段丘のほとんどは気候段
丘であり，砕屑物供給量と河川流量の変化がその侵
食・堆積作用に大きく影響している（野上，1981；
Nogami, 1990）．また，周辺海岸部の隆起・沈降量
から地域の大局的な地殻変動の傾向が示されていたと
しても，その隆起・沈降量が内陸部の侵食・堆積量と
は等しくならないことに注意しなければならない．内
陸部においては隆起量よりも侵食量が小さいことは，
過去の隆起した地形面が現実に保存されていることか
ら確実で，地域の大局的な隆起量をそのまま侵食量と
して内陸部に当てはめることは過大評価となる．

評価指標の設定とデータ採取
　精密調査地区選定段階においては，評価期間内の予
測侵食量が最終処分を行おうとする地層の深度以上と
なり，廃棄体が地表に露出する可能性のある地区を選
定しないことが必要である．また，地下水移行シナリ
オによる安全評価の基本設定においても，評価期間内
の侵食堆積量が科学的な正当性を持って予測されてい
る必要がある．
　既に述べたように，評価期間内の侵食・堆積量を予
測するためには，変動地形学的に求めた過去の侵食・
堆積量変化履歴を将来に外挿することが基本となる．
そのためには，
①指標地形面の認定
②地形面オフセット量の計測
③指標地形面の編年
が求められる．①の指標地形面の認定では，野外調査
や必要に応じてボーリング掘削等によって地形面構成
物を採取し，その成因を明らかにすることがまず必要



第 2.2.1-1 表　堆積相解析を用いた過去の相対的海水準変動復元の研究事例．

図 2.2.1-1　栃木県宇都宮市での鬼怒川による侵食・堆積変
化履歴　山元（2007）に吉川ほか（2010）の掘削資料を追加．
破線の河床面高度曲線は，段丘を構成する河川堆積物の上面
および下面高度から作成した．上欠・宝積寺・鹿沼・白沢・
宝木・田原は段丘の名称で，離水時期が古いものほど厚い風
成堆積物に被覆されているため，段丘の比高は大きくなる．
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である．②のオフセット量については，成因が同じ指
標面間で比高等を計測する必要がある．③の指標地形
面の編年では，様々な年代測定手法を駆使し，地形面
に時間軸を与えることが可能なデータを取得する必要
がある． 
　図 2.2.1-1 は栃木県宇都宮市の鬼怒川沿いにおける
河岸段丘を用いた侵食・堆積量変化履歴の解析例であ
る（山元，2007；吉川ほか，2010）．この地域は隆
起沈降量が非常に小さく，ほとんど変動を受けていな
い 35 万年前までの地形面が保存されている．段丘の
比高は時代とともに小さくなるが，これは古い地形面
ほど風成被覆層が厚いためである．宇都宮地域では前

期更新世の河成堆積物（境林層）の比高も現河床と大
差なく，長期にわたって地殻変動量が小さいので，今
後数十万年先においても侵食量が 30m を大きく越え
ることはないものとみられる．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　地形面の成因を特定するためには，地形面構成物の
堆積学的な解析が不可欠である．仮に段丘面を対象と
するなら，当該段丘が海成であるのか河成であるのか，
どのような環境下で形成されたものかを構成物の堆積
相解析から検討しなければならない．特に海岸部では
シーケンス層序学に基づいた解析が，定量的な相対
的海面変化を復元する上で有効である（Posamentier 
and Vail, 1988；酒井ほか，1995）．表 2.2.1-1 はそ
の例で，海浜部における過去の相対的海面変化復元の
代表例を示している．
 地形面の年代データは，履歴復元に最も重要なデー
タであるものの，通常の地形面には年代測定に適した
試料が少なく，簡単には取得できない場合が多い．構
成物によっては含まれる炭質物の放射性炭素年代測定
や石英粒子の光ルミネッセンス年代測定によって直接
年代測定が可能なものもあるが，それでも前者の測定
限界は約 5 万年前（中村 , 2001），後者の測定限界は
約 10 万年前（塚本・岩田，2005）と地層処分の安全
評価への適用には限りがある．最終間氷期やそれ以前
の地形面を編年するためには，段丘構成物から年代が
既知の広域テフラを検出して間接的に年代を推定する
ことが一般的である．特に日本では段丘化した地形面
上のほとんどには風成層が堆積しており，被覆風成層
のテフラ層序の解析は古くから段丘編年に用いられて
きた基礎的であり，かつ応用範囲の広い手法である（例
えば町田・新井 , 2003）．また，被覆風成層に含まれ
る植物珪酸体を用いた古環境解析は，指標テフラの乏



図 2.2.1-2　下北半島における段丘被覆風成中の植物珪酸体解析例．
TH -2 コア柱状図および，植物微化石分類結果および気候変動曲線との総括図．（産総研深部地質環境研究コア，2009 を改変）

＊ 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．
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しい複数回の氷期・間氷期サイクルを経た古い時代の
地形面の編年に有効な手法である（図 2.2.1-2；産総
研深部地質環境研究コア，2009 ＊）．
　評価対象地域によっては編年可能な指標地形面や被
覆層が全く発達せず，変動地形学的手法から有効な侵
食堆積履歴が復元できない場合もありえよう．そのよ
うな地域では，調査範囲を適切な指標地形面が認定で
きる周辺にまで広げ，広域的な履歴から類推して対象
地域の特性を評価するのは当然として，全く別の手法

から独立に過去の侵食速度を算定する試みも必要とな
ろう．編年可能な指標地形面や広域テフラなどの指標
堆積物が存在しない地域では，地表を構成する岩石や
堆積物 ( 土砂 ) に生成・蓄積される宇宙線照射生成核
種（10Be や 26Al 等）を用いて，侵食（削剥）速度を
求めることが原理的には可能である（Nishiizumi et 

al., 1989; Lal, 1991, など）．本手法は数 10 万年から
100 万年オーダーの侵食速度評価にも可能であること
から，地層処分の安全評価への貢献は大きいものと期



図 2.2.1-3　千葉県房総半島における長期的侵食速度の解析
例（Matsushi et al，2006 を改変 ; 和訳）．
同一地域でありながら構成岩質に対応して侵食 ( 削剥 ) 速度
に相異が生じ，約 50 万年間で 300m 近い表面高度の較差
が生じたことが示されている．

図 2.2.1-4　KR-1 コア試料から推定される烏山地域の荒川
層群堆積開始～川崎層群堆積開始時期までの隆起・沈降曲線．
荒川層群堆積開始を 0 m とし，曲線は荒川層群基底部の隆
起沈降変動を示す．赤破線はコアの鉱物組成が示す地温勾配
から見積もられた新第三系頂部の埋没深度を用いた隆起削剥
量を示している（産総研深部地質環境研究コア，2009）．

＊ 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．
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待される．しかしながら，湿潤環境下にあり，しかも
地殻変動が比較的活発な島弧地域に位置する日本列島
への本手法の適用例はまだ少なく ( 例えば Matsushi 
et al., 2006; Shiroya et al., 2010)，まずは日本列島
各地に本手法を適応し侵食速度データの蓄積を努める
と共に，適切な試料採取地点の選定手法や試料前処理
手法，新たな分析手法やデータ解析手法の開発など，
今後解決するべき課題も多い．また，得られた侵食速
度は比較的限られた地点 ( 区域 ) の離散的な値である
ため，そのデータの解釈にも注意が必要となる．今後，
評価対象地域内における異なる地形 ･ 地質環境の複数
地点から多くの侵食速度を求め，これらをコントロー
ルポイントとしつつ，長期的な地形発達プロセスの理
解と組み合わせて評価を進めることが求められる．

との科学的な根拠が危うく，精密調査地区選定に係る
評価の妥当性判断の際にその内容をより慎重に吟味す
る必要がある．
　図 2.2.1-4 は，栃木県烏山地域でのボーリング掘削
試料を用いた最大被熱時の地温勾配の見積から復元さ
れた海成中新統荒川層群堆積時から下部更新統境林層
堆積開始時までの隆起・沈降曲線である（産総研深部
地質環境研究コア，2009 ＊）．8 〜 7 Ma に陸化した
後，境林層堆積までの隆起速度が一定であると仮定す
ると，その隆起速度はおおよそ 30 〜 35m ／ 100 万
年と極めて小さな値となる．この傾向は図 2.2.1-1 の
変動地形学的な侵食・堆積変化履歴と概ね整合的であ
り，宇都宮 - 烏山地域が非常に安定なテクトニクス環
境にあることを意味している．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　地域によっては指標地形面から遡れる侵食・堆積量
変化履歴が，評価期間に対して短い場合（例えば得ら
れた変化履歴が過去 10 万程度しかないケース）もあ
りえる．むしろ，図 2.2.1-1 のような数十万年を越え
る複数の指標地形面が保存されている地域の方が例外
的である．そのため，短い侵食・堆積量変化履歴を将
来に外挿せざるをえない地域では，変動地形学的な将
来の侵食量予測にあわせて，他の地質学的証拠に基づ
く隆起・沈降速度の見積もりや当該地域周辺の大局的
な地殻変動の傾向を別途明らかにし，両者の整合性を
別途示す必要がある．その際には，過去のテクトニク
スの重要な転換期が何時，どのように起きたのかを明
らかにし，その履歴から将来のテクトニクスの安定性
を説明することが重要である．反対に，地質学的な証
拠からテクトニクスの状態が不安定と判断されるよう
な地域では，過去の履歴をそのまま将来へ外挿するこ

実際の評価にあたって参考となる知見
　日本の海岸段丘に関する既存の情報は，「日本の海
成段丘アトラス」にまとめられている（小池・町田，
2001）．最も良く発達する海洋酸素同位体ステージ
5e（12.5 万年前）の海岸段丘高度から求められた最
近の平均変位速度分布を参照すると，西南日本内帯を
除く日本の多くの地点は圧縮応力を反映して広い範囲
で隆起傾向にあること，西南日本内帯では安定ないし
海進性の海岸がかなり広いことが示されている．ただ
し，「日本の海成段丘アトラス」でも指摘されている
ようにより古い時代の海岸段丘については，編年デー
タに乏しく，単に段丘面の高度から時代が推定されて
いるものが多い．
　一方，日本のテフラ層序に関する既存の情報は，「火
山灰アトラス−日本列島とその周辺−」にまとめられ
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ている（町田・新井，1992；2003）．完新世から後
期更新世のテフラについては，対比の基礎となるテフ
ラの岩石学的特徴や年代情報が地域毎に網羅されてお
り，地形面や堆積物の編年には不可欠の資料である．
詳細なテフラ層序が確立していれば，断片的な地形面
しか残されていない内陸山間部においても被覆テフラ
層との関係から侵食履歴の復元は十分可能である（例
えば Yamamoto, 2005）．ただし，中期更新世以前の
テフラの情報は十分とは言えず，今後も新たな知見を
積み重ねていく必要があろう．

実際の評価にあたって残された課題
　変動地形学や地質学的な履歴に基づき将来を予測す
る際に問題の一つになるのは，垂直方向の変位に比べ
水平方向の変位が地形や地層に記録として残りにくい
点である．例えばこのことは，侵食量の評価のうち海
食による水平方向の地形変化の見積りが過去の履歴の
みからでは十分に行えないことを意味している．海岸
部の波による水平方向への侵食速度は，現在の海水準
における数年から数十年については観測により計測事
例があるが，氷期・間氷期サイクルによる海水準変動
の影響を考慮した侵食速度については明らかになって
いない．海食は，大局的には海面の変化速度と砕屑
物の供給率に相関し，氷期から間氷期への海面の急
上昇時に大規模に発生する．この時の海面変化速度
は約 +100m ／万年と，通常の地殻変動速度を桁で上
回っており，最終間氷期の下末吉海進時にも日本各地
の沿岸部で顕著な海食面が形成されたことが明らかで
ある．しかしながら，次の間氷期の再来時にどのよう
に海食が広がるのかを予測できるような地形・地質の
履歴データが得られているわけではない．同様に，海
面低下時の河川の下刻がどのように水平方向に広がる
のかを予測できるような地形・地質の履歴データも十
分ではない．このような履歴データの取得を目的とし
て，地層に残された侵食面の研究（例えばシーケンス
層序学におけるラビーンメント面の時間・空間分布の
把握等）や，テクトニクスに関連した大地形形成に関
連する侵食・堆積作用の過去の履歴調査ならびに将来
予測に関しても検討が必要である．このような，将来
のサイトの地形変化を定量的に予測するためには，何
らかのモデル計算等を用いて影響評価を行うことが必
要になるが，地層処分で要求されるような時間スケー
ルでの予測技術はこれまでほとんど開発されていない
のが現状である．不足しているのは氷期・間氷期の海
面変化に対する地形の応答を支配する素過程の理解で
あり，この分野での研究開発が今後必要となろう．

（２）海面変化

評価対象の概要
　第四紀の汎世界的な海面変化（ユースタティックな
海面変化）の主要な要因は陸上氷河の消長による海水
量の増減であり，過去 100 万年間には，約 10 万年間
隔で 100m を超える海面の昇降が起こっている（例
えば横山，2004）．従って，地層処分の評価期間内に
複数回の海面変化が起こることは確実で，地下環境に
対するその影響が適切に評価されている必要がある．
日本列島周辺では単純に氷期には海面が低下し，間氷
期には海面が上昇するものの，このような海面変化の
特徴は全地球上で共通しているわけではない．我が国
に先駆け地層処分事業を進める北欧諸国でも海面変化
の影響は考慮されているが，氷河に覆われる北欧で
は氷期の海面上昇と間氷期の海面低下が前提とされ

（SKB, 2004），その評価シナリオをそのまま日本に適
応することは不可能である．また，米国では，海面変
化の影響が全く無視できる，内陸部の不飽和帯を前提
とした検討が行われきた．それゆえ，日本では日本固
有の海面変化を念頭にその評価手法・評価シナリオを
独自に用意しなければならない．
　海面の変化は単に地形の標高に沿って海水準の位置
を上下に移動させるだけではなく，変化率に応じて侵
食・堆積作用にも影響を及ぼし地形そのものも変化さ
せてしまう（河川の下刻や海食など）．海岸の移動は
地下水シナリオでの移行距離に大きく影響を及ぼすだ
けでなく，海面自体が地下水流動の最終流出点のポテ
ンシャルとなるため，その位置の変化は流動の駆動力
に大きな影響を与えることになる．一般に海水面が低
下すると，深層地下水の流動系は活発化する傾向にあ
る．そのため，現在は流速の小さい緩やかな地下水流
動場が存在したとしても，将来の低海面期にも今の状
態が継続すると単純に外挿して評価することは難し
い．海面の変化は内陸部においては，海岸部より影響
が小さいものと考えられる．しかし，日本列島では構
造線や断層等により透水性の裂かが発達している場所
が多いため，地域によっては内陸部においても広域裂
かを通して海面変化が地下水流動に影響を与える可能
性がある点に留意する必要がある．
　海面変化がもたらす地下水流動系への影響では，地
下水水質の変化も予測される．海面が低下し地下水流
動が活発化すると，塩水であった海岸部の地下水の淡
水への置き換わりが促進される．逆に海面が上昇した
場合，淡水であった海岸部の地下水が海水の浸透によ
り塩水化することが予測される．淡水－塩水の相互作
用の予測は，地下水の流動速度・塩水の浸透速度（地
下水の置き換わり速度）と海面変動周期の予測に依存
する．上述のように海面変動の将来予測の不確実性に
加え，地下水流動速度の見積り誤差が加わるため海水
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面の変動に伴う地下水水質変化の予測は大きな不確実
性を持つ．なお，青函トンネル掘削中に得られた海底
下において，淡水と海水の様々な混合による地下水が
実際に発見されている（Mizukami et al., 1977）．

評価指標の設定とデータ採取
　地下環境の長期評価のためには，精密調査地区選定
段階において過去の氷期・間氷期に被った地下水系変
化を適切に調査し，海面変化との関連を明らかにして
おく必要がある．そして，そのための唯一の実証的手
法は，地下水年代を求めて，超長期にわたる過去の地
下水系の状態を明らかにすることである．数万年より
も古い地下水年代が得られる場所は，海面が最も下
がった（流動の最も活発な）時期における地下水流動
を反映していると考えられる．数千年程度の年代値し
か得られない地域は，外挿はもとより，海面が下がっ
たときの流動速度を直接推定できないため，予測不確
実性の観点から処分地としては望ましくはない．反対
に，地下水年代が古いほど，処分地として望ましいの
は明らかである．
　具体的には，概要調査地区およびその周辺において，
対象地層に関係するあるいは影響を及ぼすと考えられ
る帯水層（もしくは亀裂性地下水）について，現地地
下水調査を実施し，
① その地下水の起源
② 混合過程
③ 地下水年代等
を明らかにすることが必要である．一方で，掘削調査
等により調査対象とする帯水層（もしくは亀裂性地下
水）の水理特性についても，透水性，大きさ，広がり
等に関する調査を行う必要がある．また，地球化学的
に決定される地下水の起源，年代やそれらの特徴の空
間分布が，帯水層の水理特性の分布と矛盾がないこと
を確認することも必要である．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　約 10 万年間隔で繰り返される氷期—間氷期のよう
な超長期の変動の影響を調べるためには地下水年代も
相当に古い年代まで測定が行われる必要があり，その
ためにはヘリウムや放射性塩素を用いた年代測定法が
有効である．本来，地下水は絶えず流動しているので，
過去の履歴が証拠として残りにくい．例えば，平均滞
留時間 100 年の地下水からは 1000 年前の情報を抽
出することはできない．評価対象期間が超長期にわた
る場合は，この点が予測の不確実性になって現れてく
ると考えられる．しかし，地下水年代は化学トレーサー
を用いて測定される場合には，平均滞留時間で表され
るため，地下水流動に影響を与える事象（ここでは，

海面変動）の繰り返しパターンが想定される場合には，
その周期以上の年代測定値が得られれば，十分な時間
軸の長さで流動に関する将来を予測することが可能で
ある．具体的には，地下水中に溶存しているヘリウム
による超長期年代測定手法（Morikawa et al., 2005）
を用いるなど，評価対象地区の地下水年代により，海
面変化による地下水流動変化の影響を調べることが重
要である．例えば，年代が 1 〜２万年程度であれば，
海面の低下時に流動し，上昇時に停滞する地下水系で
あり，10 万年程度の年代値が得られれば，少なくと
も最終氷期の期間の海水面変化に対して当該地下水系
は安定であったことが示される．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　海面変化の影響評価にあたっては，地下水年代測定
値が最も重要なデータとなる．沿岸部では，塩水と淡
水が混合した地下水系となっており，起源の異なる二
種類の地下水の混合系で成り立っている．このような
場合は，ヘリウムによる超長期年代測定手法では地下
水年代を一義的に決定することはできないことに注意
を要する．詳細な混合解析を行い，地下水形成プロセ
スの解明を同時に行う必要がある．さらに，地下水が
ガスで過飽和になっている場合はヘリウムが気相に移
動するため正確な年代値を得ることができない．元の
液相に溶解した濃度を推定し，年代値を求めなければ
ならない．
　一方，沿岸部の塩水に関しては放射性塩素同位体
(36Cl) を用いた年代推定法（馬原ほか，2006; 産総研
深部地質環境コア，2010 ＊）が有望である．複数の
手法を用いた相互チェックあるいはカップリングによ
る精度向上などが望まれる．

実際の評価にあたって参考となる知見
　酸素同位体比（δ 18O）の変化曲線に見られるゆっ
くりとした寒冷化と急激な温暖化を示す鋸状の変動
パターンは（図 2.2.2-1；Basinnot et al., 1994），10
万年の再来間隔よりも短い時間スケール内で，次の氷
期がいつ始まるのか，どのように変化して次の間氷期
に至るのかの予測が困難なことを意味している．さら
には，人為的な CO2 の排出がもたらす気候の温暖化
が，将来の気候変動に及ぼす影響も予測することが困
難で，氷期−間氷期サイクルの周期自体が変化してし
まうことも十分あり得よう．10 万年の氷期−間氷期
の再来間隔自体も，日射量変動にみられるミランコ
ビッチサイクルにはなく，大陸氷床の非線形な振る舞
いによるもので，将来温暖化が進行すれば本来のミラ
ンコビッチサイクルである 4 万年間隔に戻る可能性
がある（阿部，2002）．気候変動の影響を大きく受け



図 2.2.2-1　深海底コアから得られた酸素同位体比δ 18O の変動履歴．δ 18O は海水の温度の指標であるだけでなく，さらに
重要なことは，陸域に氷床や氷河として固定された水の量の指標でもある．Bassinot et al . (1994) による

図 2.2.2-2　青森県東部，八戸周辺（地域 A：結晶質岩地域）と上北全域（地域 B：堆積岩地域）における地下水試料の海岸
からの距離，坑井深度と Cl 濃度，放射壊変起源 4He 濃度，Cds 濃度の関係．（産総研深部地質環境研究コア，2010）
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るスウェーデンでは，このような背景から将来の気候
を予測することは不可能であるとし，一方で 100 万
年の評価期間の中では発生時期は予測できなくとも氷
期−間氷期サイクルが繰り返すこと自体は確実である
ので，起こりえる最大リスクをもって評価することが
重要とする立場を取っている（SKB, 2004）．この対
応は現段階で最も現実的な戦略であり，これに従うな
ら海面変化の将来予測では将来の発生時期を特定する
ことなく，氷期−間氷期サイクルにおける最大海面低
下量（内陸では最大下刻量）を常に最大値として見込
めばよいことになる．氷期の海面低下量については，
様々な推定値が報告されているが，最終氷期の大陸氷
床増加分による海面低下量は 120m 前後と推定され
ている（Nakada et al., 1991）．また，過去 100 万年
での最大低下量は，対馬海峡の陸化が起きた約 60 万
年前と約 40 万年前の氷期で（小西・吉川，1999），
その量は 140m に達する．
　海面変化が地下水系に与える影響については，沿岸
域における塩水，淡水の分布等が参考になる．青森県
東部の事例（図 2.2.2-2；産総研深部地質環境研究コア，
20101）では，Cl 濃度が 1000mg/l 以下の地下水が堆
積岩地域の場合は沿岸部の深度 500m 程度まで存在
している．結晶質岩地域になるとその深度は浅くなる．
沿岸部の比較的深い場所に淡水が存在することは，海
面が低下していた氷期に流動していた地下水の名残で
あろうと考えられている．一方で，最も高い放射壊変
起源の 4He 濃度を持つ結晶質岩地域の深度 800m の
塩水は数十万年の年代を持つことも示唆され，海面変
化の影響をほとんど受けていない停滞水が存在してい
ることを示している．

実際の評価にあたって残された課題
　海面変化により地下水系がどのように変化するかに
ついては，シミュレーションが行われたことはあるが，
地下水年代測定等を用いた実証的研究は未だ行われて
いないのが現状である．沿岸域において，どの程度の
深度まで海面変化が影響するのか，また，堆積岩地域
と結晶質岩地域での影響の違いはあるのか，さらに，
内陸部にはどの程度影響するのか等に関する知見が不
足している．

（３）地震・断層活動

評価対象の概要
　地震は地下の岩盤の破壊現象であり，一般にはある
面（断層面）に沿って，その面の両側の岩盤が急激に
ずれ動く現象である．断層面に沿って岩盤がずれ動く
ことにより岩盤中に振動が生じ，周辺に波（地震波）
として伝わってゆく．地震波が地表に到達し，地面が
揺り動かされることにより，地震動という我々が感じ
る地面の揺れが発生する．また，地震は地盤の隆起・
沈降や水平変動，軟弱地盤の液状化現象，マスムーブ
メントの誘発，地下水系の変化等のほか，海底下で発
生した場合には津波を伴うことがある．ほとんどの地
震は処分地深度よりもさらに深い場所で発生するもの
の，最初に岩盤のずれが始まった地点である震源が比
較的浅く（約 20 km 以浅），地震の規模が大きい（マ
グニチュード（M）6.5 以上）場合は，断層のずれが
地表に到達してしまう（地震断層の出現）．もし仮に
処分地の廃棄体がこのような断層のずれの直撃を被っ
た場合には，廃棄体は破壊され，さらに壊れた廃棄体
と地表を結ぶ最短の水みちが新たに形成されることに
なる．それゆえ，評価期間内に断層のずれが直撃する
可能性のある領域は処分施設の設計において避ける必
要がある．また，サイト影響を考慮する観点からは，
断層のずれの廃棄体への直撃が排除できた場合でも，
1）地震活動やそれに伴う地殻変動が地下水に与える
影響，2）地震活動に影響を与えるテクトニクスの将
来における安定性を，それぞれ評価する必要がある．
操業期間中の安全評価では，周辺で発生する大規模な
地震による地震動の影響も評価の対象となると考えら
れるが，地下の岩盤中の地震による揺れは深くなるに
つれて小さくなっていくこと，液状化が起こるような
軟弱地盤は立地選定で排除されること，等が考えられ
るため，閉鎖後の安全評価での地震動の影響は小さい
ことが考えられる．
　評価期間内での地震活動を予測するためには，日
本における過去の地震活動履歴を将来に外挿するこ
とが基本となる．地表にずれを生じさせるような陸
域での震源の浅い大規模な地震については，その多く
がほぼ同一の既存の断層沿いでずれを繰り返している
ことが確認されており，このような断層として活断層
が明らかになっている．これまでに明らかになってい
る活断層の分布は，「日本の活断層」（活断層研究会，
1991）や産総研情報公開データーベース「活断層デー
タベース」2，全国主要活断層活動確率地図（吉岡ほ
か，2005；図 2.2.3-1）に詳しい．ただし，活断層の
定義は研究者によって異なっており，「活断層データ
ベース」では約 10 万年前以降に繰り返し活動したも

1. 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．
2. http://riodb02.ibase.aist.go.jp/activefault/index.html



図 2.2.3-1　全国主要活断層活動確率地図の一部（吉岡ほか，2005）．
活動セグメントごとの将来活動確率が色分け表示されており，今後 30 年間の活動確率 3％以上の活動セグメントが赤線で表
示されている．また，活動セグメントごとの平均活動間隔が線の太さで表示されており，平均活動間隔 3,000 年以下の活動
セグメントが最も太い線で表示されている．
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のが扱われている．従って，将来 10 万年を越えるよ
うな長期に及ぶ期間での地震活動を予測する場合は，
このような活断層の定義からはずれた断層も活断層と
同様に考慮する必要がある．将来 100 万年の期間を
評価期間として念頭に置くならば，地層処分の安全評
価では第四紀に活動した断層（広い意味の活断層）を
対象にする必要がある．また，従来の活断層の認定
は，主に空中写真を用いた地形判読で行われているも
のが多く，断層そのものの現地調査が不十分なものも
多いことに注意が必要である．従って，地形的に未成
熟な活断層についてはこれまで見落とされているも
のがあり，例えば，2000 年鳥取県西部地震はそのよ
うな未確認活断層沿いで発生したものである（松田，
2005）．しかし，このような低活動性の断層について
も断層や断層岩を対象にした野外地質調査によって事
前にそれらの断層を検出することは可能であり（小林・
杉山，2004；相澤ほか，2005），概要調査では調査
対象地域で地質学的に認められる既存の断層を対象と
した調査が必要となる．
　一方，日本列島の太平洋沖で発生する海溝型巨大地
震については，陸側プレートとその下に沈み込む太平
洋・フィリピン海プレート間の固有の場所で数十年〜
百年間隔で繰り返し起きることがその特徴となってい
る．発生場所は，千島海溝・日本海溝・相模トラフ・

南海トラフ・琉球海溝の陸側であるが，その震源域の
大部分は海域にあり，地震を起こす岩盤のずれが陸域
の処分施設を直接破壊する可能性は非常に小さい．た
だし，関東南部から東海沿岸部，紀伊半島・室戸岬・
足摺岬の先端部の地下には関東地震や東海・南海地震
の震源域が伏在しているとされている（図 2.2.3-2）．
このような地域では巨大地震時にプレート境界から分
岐した断層が陸側に生じる可能性があり，海溝型巨大
地震の間隔よりも数倍〜 1 桁長い間隔の各半島先端
部の間欠的隆起はその結果であると考えられている

（例えば米倉，1979；島崎，1980）．従って，地表に
活断層が記載されていなくともその地下に海溝型巨大
地震の震源域がある場合は，断層のずれによる処分施
設破壊の危険性を考慮する必要がある．また，1923
年の関東地震の際に，地表のずれが房総半島や三浦半
島の陸上部に出現していることが報告されている（延
命寺断層・下浦断層；杉村，1973）． 

評価指標の設定とデータ採取
　既に述べたように，評価期間内の断層運動を予測す
るためには，対象地区およびその周辺で過去に起きた
断層の活動履歴に基づき，将来の断層運動の有無，可
能性がある場合はその活動度を考察することが基本と
なる．特に，精密調査地区選定段階においては，



図 2.2.3-2　南海トラフ沿いで発生した過去の海溝型巨大地震の震源域（気象庁 HP から転載）．
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1. 対象地区内の断層についての第四紀における変位
の有無

2. 変位のある場合，その断層の規模と姿勢・変位の
センス・変位速度

3. 変位の有無にかかわらず規模の大きな断層が存在
もしくは伏在する場合，その地下構造に関する地
球物理学的探査結果

が全て示されている必要がある．その上で，将来の大
地震発生時の断層運動が問題とならないような施設設
計が対象地区内で可能か否かの判断が示されていなけ
ればならない．また，地区内での断層運動の可能性は
なくとも，周辺に大地震を起こし得る活断層がある場
合には，地下水移行シナリオ等でその影響が適切に評
価されている必要がある．
　具体的な調査法としては，評価対象地区およびそ
の周辺を対象に，地形判読によるリニアメントの抽
出と活断層地形の抽出（米倉ほか，1990；渡部・鈴
木，1999），リニアメントを対象にした地表地質調査
およびトレンチ掘削調査による断層の存在確認（杉山，
2001），断層の形態確認（面構造・線構造の種類と姿

勢，断層面の形状，変位のセンス），断層岩の性状確
認（幅，色調，粘土鉱物の同定），断層変位履歴の確
認（被覆層への変形の有無と活動時期の特定），ボー
リング掘削による断層累積変位量の確認，地震波探査・
電磁気探査・精密重力探査等の地球物理学的手法によ
る断層地下構造のイメージング（例えば物理探査学会，
1998；池田ほか，2000；麻植ほか，2004），水文地
質学的調査による断層周辺の水理構造の把握，等が必
要である．活断層は，複数の断層からなる断層帯とし
て活動している事例が多いため，成熟した活断層につ
いては断層帯全体の構造発達史，特に断層活動の移動

（マイグレーション）履歴，が解明されることが望ま
しい．さらに，活断層地形が不明瞭で，被覆層との変
位関係も不明瞭な未成熟の活断層については，断層岩
の性状等からその活動性の評価を試みる必要がある．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　調査結果で得られた過去の断層活動履歴を将来に外
挿する際には，以下のことにも留意しておく必要があ
る．



図 2.2.3-3　朝霞 - 鴻巣 - 邑楽での
反射法地震探査断面（A），P 波速
度構造（B），および地質学的解釈

（C）（高橋ほか，2006）.
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• 地域によっては被覆層との変位関係から時間的に
十分な断層変位履歴が復元できない場合もあり得
よう．そのような場合には，評価期間に対し短い
履歴を将来に外挿しても妥当であることを地質学
的に担保する調査やデータ取得が別に必要とな
る．例えば，断層変位の累積による隆起運動を含
む構造発達史を周辺の地層からの情報から確立す
ることで，定性的な将来予測像を示すことが求め
られる．

• 日本のような活動的島弧の場合，評価対象地域お
よびその周辺には，地域によって存在頻度は異な
るものの，既存の地質断層が必ず存在すると考え
てよい．従って，確認された既存断層の再活動度
の評価は，必ず求められることになろう．断層の
規模については，地表地質調査によって可能な限
り水平方向の広がりを把握し，広域応力場との力
学的関係や周辺の活断層との幾何学的関係を明ら
かにしておくことが必要である．また，断層の地
下構造については，処分地深度よりもさらに深い

構造，例えば数 km 以深までの構造を，地震波探
査等の地球物理学的調査によって明らかにしてお
くことが必要である．特に，中新世に形成された
正断層群は，地下に伏在している場合が多いため

（図 2.2.3-3；高橋ほか，2006），地表に顕著な断
層がなくともこの種の探査は不可欠である．さら
に，地表に活断層が露出してなくとも評価対象地
域が海溝寄りの場合，地下にプレート境界地震の
震源域の存在が想定され，巨大地震発生時に既存
断層が誘発ずれ変位を起こす可能性が高いため，
より詳細な断層調査が必要となる．

• 水文地質学的調査では，断層そのものの水理特性
の把握を行い，断層が浸透の水みち，流出の水み
ち，あるいは単に遮水としての機能等を明らかに
することが必要である．その際，断層上の異なる
場所で水文地質学的機能が異なる場合があるので
注意が必要である（図 2.2.3-4；産総研，2010 ＊）．
また，周辺への影響評価のため，断層周辺の水収
支の全体像を明らかにするとともに，断層近傍に

＊ 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．



図 2.3.3-5　富山県西部の砺波平野における地下水への深部起源炭素フラックスの分布．a) 浅層地下水（150 m 以浅），b）
深層地下水（150 m 以深）．浅層地下水 (a；左図 ) で断層に沿って深部起源炭素フラックスの高い場所が存在する．また，深
層地下水 (b；右図 ) でも同様の傾向がみられる．なお，深部起源炭素については第 2 章（5）を参照．

図 2.2.3-4　富山県西部の砺波平野における地下水中のトリチウム濃度の分布．a) 浅層地下水（150 m 以浅），b）深層地下
水（150 m 以深）．浅層地下水 (a；左図 ) でトリチウムが検出されなかった地点では，深層から浅層への地下水上昇が生じて
いる．また，深層地下水 (b；右図 ) でトリチウムが検出された場所では，浅層から深層へ地下水の浸透が生じている．
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存在する地下水の年代，深部流体起源の Cl およ
び CO2 フラックス（図 2.2.3-5；産総研，2010 ＊），
透水性亀裂の分布，および異常間隙圧の成因，等
を明らかにしておく必要がある．これらの調査手
法および考慮事項は第 4 章（3）d. にまとめられ
ている．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　日本の活断層の多くは，日本海拡大期の前期〜中期
中新世やそれ以前に形成された断層が再活動する反転
テクトニクスに支配されている．例えば，東北日本で
現在活動中の逆断層の多くは，元々は前期〜中期中新
世の日本海拡大時に形成された正断層であったものが
約 3 Ma 以降の圧縮応力場の顕在化により随時反転再
活動を始めたものであり（佐藤，1996），その再活動
は第四紀も進行中である．例えば，1611 年に M6.9
の地震を引き起こした会津盆地西縁断層は，西側隆起
の逆断層であるものの断層を挟んで西側に低重力異常
が存在し，比較的若い約 30 万年前頃から既存の正断
層が反転を開始したため元々の西下がりの地質構造が
解消されきってないものと判断されている（図 2.2.3-
6；牧野ほか，2005）．また，2003 年宮城県北部地震
も活断層としては地表に現れない既存の正断層が逆断
層としてずれたため起きたものであると考えられてい
る（Kato et al., 2004）．一方，西日本の活動層は現
在の東西方向の圧縮応力場を反映した横ずれ断層が卓
越している．しかし，これらの断層も元々は南北方向
の圧縮応力場で形成された横ずれ断層系が後期中新世
以降に反転再活動して形成されたものであり，新第三
紀以前の地質構造のずれは今の活断層のずれのセンス
とは逆となっている（図 2.2.3-7）．また，九州地方
においても，鹿児島県甑島では中期中新世に広域的な
応力場変換（北東 - 南西方向に引っぱり応力軸をもつ
正断層から北西 - 南東方向に引っぱり軸をもつ正断層
応力場）が生ずる際，前期中新世以前に形成された断
層が既存の地質断層の再活動等によって断層活動域の
再編成が発生していることが報告されている（藤内，
2008; Tonai et al., 2011）．第四紀での反転テクトニ
クスの状況は将来の評価期間内も継続することが確実
であり，活断層としては地表に現れない既存の断層が
今後も再活動をする可能性は十分に検討する必要があ
る．評価対象地域やその地下に大規模な断層が存在す
る場合は，再活動の可能性を考慮し，ずれ破壊の影響
がおよび得る領域を避けることが求められる．また，
既存の断層が全く別の地震によって誘発され変位を起
こすこともあり，誘発断層もしくは同情性断層と呼ば
れている．このような誘発ずれ変位を避けるためにも，
評価対象地域の顕著な断層は全て抽出し，それらの規
模を評価して，誘発変位の影響がおよび得る領域を避
けることが求められる．また，既に記述したように地

下に海溝型巨大地震の震源域がある場合も，副次的な
断層のずれによる廃棄体の破壊を避ける必要がある．
　断層活動に起因する水文地質学的変化については，
正確な予測が困難なため予測される値の最大値で評価
する必要がある．処分地近傍に断層が存在する場合，
特に断層が深層地下水の流出場として機能する場合に
は，線量評価結果に大きな影響が考えられるため，流
量等の定量的評価を行った上で最大値の見積ることが
必要である．地震時の水文地質学的変化，断層変位の
累積による地形変化がもたらす水文地質学的変化につ
いては，予測される値の最大値で核種移行評価に組み
込まれる必要がある．

実際の評価にあたって参考となる知見
　活断層の認定手法としては，変動地形学的調査，地
表地質調査，地球物理学的手法，が知られている（原
子力安全委員会，2008）．このうち，空中写真判読を
用いた変動地形学的調査は，活断層認定の最も基礎的
な研究手法として広く用いられている．しかしながら，
2000 年鳥取県西部地震 (M=7.3) のように明瞭な変位
地形を伴わない活断層（低活動性断層）の存在が知ら
れている．この地域においては 2000 年 10 月に地震
活動が起こるまで，活断層の存在はおろか，リニアメ
ントの存在すら認定されていなかった．低活動性断
層による地震活動としては 2004 年新潟県中越地震，
2008 年岩手・宮城内陸地震等の事例もあることから，
低活動性断層の認定・活動評価手法の確率が必要であ
る．
　2000 年鳥取県西部地震以後，この震源域周辺で詳
細な空中写真判読および地表地質調査，トレンチ調
査が実施され，数万年の活動周期を持つ低活動性断層
の特徴が徐々に明らかにされている．これらの調査に
より示される以下の特徴は，花崗岩地域に発達する低
活動性断層の認定判断として活用することが期待され
る．
　地表調査によると，活動間隔 2 〜 3 万年と予想さ
れる 2000 年鳥取県西部地震の震源断層周辺の比較的
活動周期の短い低活動性断層は，より活動性の乏しい
ものに比較して，断層ガウジとよばれる断層粘土と破
砕物からなる破砕帯の空間分布頻度が高く，発達の程
度（断層ガウジの幅）も広いことが報告されている（図
2.2.3-8；相澤ほか，2005）．従って，高田ほか (2003)
が示した詳細な空中写真判読によるリニアメントの認
定と，相澤ほか (2005) の断層ガウジに着目した地表
地質調査により低活動性断層の存否が可能と考えられ
る．
　次に，鳥取県西部地域の震源断層周辺のガウジの肉
眼的特徴として，震源域に発達する断層ガウジは白色
〜青灰色で，その周辺部は黄褐色〜赤灰色を呈するも
のが多い特徴が認められた（相澤ほか，2005）．この



図 2.2.3-6　会津盆地の重力陰影図と活断
層．
会津盆地西縁断層は西上がりの逆断層にも
関わらず重力は西側が低い．

図 2.2.3-7　山崎断層周辺の地質構造図
（Yamamoto, 2003）
山崎断層は東西方向の圧縮応力場を示す左
横ずれの活断層であるが，先新第三系を切
る既存の地質断層は南北方向の圧縮応力場
を示す逆センスの横ずれ断層系であること
に注目すること．
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図 2.2.3-8　2000 年鳥取県西部地震断層およびその周辺の断層岩の空間分布　（小林・杉山，2003）.

図 2.2.3-9　2000 年鳥取県西部地震断層（余震域）とその
周辺に分布するリニアメント発達域に認められる断層ガウジ
の色相．野島断層（1995 年兵庫県南部地震）及び警固断層

（2005 年福岡県西方沖地震の震源断層の延長断層）に形成
される断層ガウジの色相分布もあわせて図に示した．
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活動性と断層ガウジの色相の関連性は，1995 年兵庫
県南部地震，2005 年福岡県西方沖地震の震源断層の
延長にあたる警固断層においても同一の傾向が認めら
れる ( 図 2.3.3-9：宮下ほか，2011) ．これらの断層
はいずれも花崗岩地域に形成されたものであることか
ら，断層岩ガウジの色相は花崗岩地域に形成される低
活動性断層の活動性評価の指標として活用することが
可能であると考えられる．
　産総研深部地質環境研究コア (2010) は，鳥取県西
部地震断層周辺の断層ガウジについての色相に対応す
る構成鉱物種を粉末 X 線回折法ならびに段階溶媒抽
出試験により分析し整理している．これら断層活動性

に対応する鉱物相変化に関しては，今後の検討課題で
ある．

実際の評価にあたって残された課題
〈地質断層の再活動性に関する評価手法の開発〉
　広域応力場の変化による断層活動を評価する際に
は，応力場変化の原因の継続性が不確実性であり，応
力場変化に対応した地質断層の再活動に関する評価手
法の検討が必要である．応力場変化に対応した地質断
層の再活動に関する評価に関する課題（地質断層の再
活動と応力場の関係，プレート運動の変化と応力場の
関係，海溝型巨大地震の発生と応力場変化の関係）を



＊ http://www-wsm.physik.unikarlsruhe.de/pub/home/index_noflash.html
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以下に示す．
　地質断層の再活動と応力場の関係においては，広域
的な応力場の変換が生ずる際，既存の地質断層の再活
動等によって断層活動域の再編成が発生することが知
られている（藤内，2008; Tonai et al., 2011）．プレー
ト運動の変化が 100 〜 200 万年単位であることを考
慮すると，東北日本における第四紀の反転テクトニク
スの状況は，今後少なくとも 10 万年は同じような傾
向が継続することが考えられ，活断層としては地表に
現れない既存の断層が現在の応力場で今後も再活動を
する可能性を検討する必要がある．
　プレート運動の変化と応力場の関係においては，応
力場変換は日本列島を取り巻くプレート運動の大規模
な改変が発生しなくとも生じうることに注意しなけれ
ばならない．地下の岩盤にかかる力（応力）に関して
は，現在の第 1 次オーダーの広域応力場は，プレー
ト境界にかかる応力に規定されると考えられている
(Zoback, 1992)．この考えによる研究成果は World 
Stress Map としてまとめられ，Web 上に公開されて
いる *．現在日本列島下には，太平洋・フィリピン海
両プレートが沈み込み，伊豆半島の付け根で本州弧と
伊豆 - マリアナ弧の衝突が起きている．現在のプレー
ト運動方向が海洋地殻の地磁気異常から決定される平
均運動方向 (Argus and Gordon, 1990) とほぼ一致す
ることは，現在の第 1 次オーダーの応力場は数百万
年前（少なくとも 100 万年〜 200 万年間）から変わ
らないことを示唆する．現在の日本列島では東 – 西方
向の圧縮応力場が支配的であり，東北日本では逆断層
が，中部〜西南日本では横ずれ断層が，九州では横ず
れ断層と正断層が，それぞれ活動している（活断層研
究会編 , 1991）．ところが，2000 年前後以降，前弧
地域での第四紀での数回の応力場変化が報告されてい
る ( 三野・山路 , 1999; Yamaji, 2000; Yamaji et al., 
2003). また， Yamaji et al.（2003）は，東海地域の
2Ma 以降の応力場変化に関して，地質学的時間スケー
ルで見れば沈み込みプレートの上盤側の前弧域（前弧
ウェッジ）では容易に応力場が変化する可能性がある
と述べており，応力場変換は日本列島を取り巻くプ
レート運動の大規模な改変が発生しなくとも生じうる
ことが明らかになりつつある．大坪ほか（2009）では，
紀伊半島熊野酸性火成岩類北岩体で掘削された 2 つ
の観測点（海山観測点および井内浦観測点）のコアを
切る断層面から取得した断層スリップデータおよび，
ボアホールブレイクアウトを用いた応力解析により，
西南日本に特徴的な東 – 西方向の圧縮応力場と，フィ
リピン海プレートからの圧縮によると考えられる北 –
南方向の圧縮応力場との境界が，時間とともに南下し
ていることを示している．また，プレート運動方向に

関しては，太平洋プレートの進行方向自体，100 万年
スケールでは 15° 程度変動しており（Jackson et al., 
1975），将来の長期予測においては長時間スケールで
のプレート運動方向のゆらぎと応力場変化の関係を評
価する必要がある．
　海溝型巨大地震の発生と応力場変化の関係において
は，2011 年東北地方太平洋沖地震（Mw=9.0）のよ
うな数 1000 年を超える時間スケールでの巨大地震に
起因する誘発地震の規模や範囲については，知見が十
分に蓄積されておらず，更なる知見の蓄積が必要であ
る．東北地方太平洋沖地震に起因する超長期における
変動事象や将来の長期予測における今後の課題の詳細
については次項で述べる．

東北地方太平洋沖地震に起因する超長期における変動
事象や将来の長期予測における今後の課題
　2011 年 3 月 11 日 14 時 46 分頃，東北地方から
関東地方の太平洋沖を震源域とするマグニチュード 

（Mw）9.0 の地震が発生した（以下，この地震を東北
地方太平洋沖地震と呼ぶ）．この地震は，太平洋プレー
トと東北日本を含む北米プレートとのプレート境界で
発生したものであり，本地震の宮城県沖の震源位置で
プレート境界の断層破壊が始まったとされ，断層破壊
は北側では岩手県沖まで，南側では茨城県沖まで，そ
れぞれ広がったと推定されている（図 2.2.3-10；気
象庁，2011）．この地震の震源断層のモデルは各研究
機関によって公表されており（例えば，東京大学地震
研究所，2011，防災科学技術研究所，2011a，国土
地理院，2011b，建築研究所，2011 等），また本地
震による断層の破壊範囲とずれの量は，地震計の観測
記録，GPS 観測に基づいた地殻変動量，各地の津波
の波高等から求められており，おおよそ南北約 400 
km，幅約 200 km の断層が 15 から 20 m 程度，最
大で約 30 m 近くずれたと推定されている（例えば，
東京大学地震研究所，2011，防災科学技術研究所，
2011a，国土地理院，2011b，建築研究所，2011 等）．
また，国土地理院の GPS 観測は，上盤側プレート上
の東日本全体がこの地震の震源域の方へ引っ張られ
るように東に移動したことを明らかにしている（図
2.2.3-11；国土地理院，2011a）．その地殻変動は三
陸海岸南部で最も大きく，牡鹿半島では東南東へ 5.3 
m 移動し，1.2 m 沈降した（国土地理院，2011a）．
さらに，この断層のずれによる海底での数 m の地殻
変動によって巨大津波が発生し，三陸南部のリアス式
海岸湾入部では，津波の波高が 15 〜 20 m に達した
と推定され，この津波は北海道から千葉県までの太平
洋沿岸域の広範囲に大きな被害を与えたことが明らか
になった（図 2.2.3-12；東北地方太平洋沖地震津波



図 2.2.3-10　震源過程解析から推定された，断層面上のすべり量分布（気象庁，2011）.

図 2.2.3-11　GPS 連続観測から得られた電子基準点の地殻変動（国土地理院，2011a）左：水平変動，右：上下変動．
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＊ http://www.jishin.go.jp/main/oshirase/20110311_sanriku-oki.htm

図 2.2.3-12　東北地方太平洋沖震津波の遡上高および浸水調査結果（東北地方太平洋沖地震津波合同調査グループ，印刷中）.
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合同調査グループ，印刷中）．
　ここでは，千年を超える時間スケールで発生する海
溝型巨大地震である東北地方太平洋沖地震に起因する
超長期における変動事象やその将来の長期予測におけ
る今後の課題について示す．なお，東北地方太平洋沖
地震に関連した研究機関の情報サイトは，地震調査研
究推進本部のホームページ * にまとめられている．
　東北地方太平洋沖地震の発生の際には，プレート境
界の逆断層運動に伴う上盤側プレートの歪み変化が
東日本を中心に認められ（国土地理院，2011a），そ
の後各地で内陸地震が発生した．東北地方太平洋沖
地震の発生翌日の 3 月 12 日には長野県北部の地震

（Mw=6.2；防災科学技術研究所，2011b），3 月 15
日には静岡県東部の地震（Mw=5.9；防災科学技術研
究所，2011c）等のマグニチュード 6 前後の内陸地震
が発生した．福島県いわき市周辺では，東北地方太平
洋沖地震の発生一か月後の 4 月 11 日に福島県浜通り
の地震（Mw=6.8）が発生し，井戸沢断層と湯ノ岳断
層沿いに地表に 2 m ほどの垂直変位をもつ地震断層
が露出したことが報告されている（図 2.2.3-13，14，
15；石山ほか，2011；丸山ほか，2011；Otsubo et 

al., 印刷中）．これら二つの断層に関しては，これま
で活断層研究会（1991）および中田・今泉編（2002）
が変動地形学的な検討よって記載を行っており，そ
れらによると，東北地方太平洋沖地震の発生前まで
は，井戸沢断層では明瞭な断層変位地形は認められ

ず，活断層の活動度しては C 級の活断層であると報
告されている（活断層研究会，1991；中田・今泉編，
2002）．このように，地震活動が活発ではなかったい
わき市周辺を含む東北日本の前弧地域において，海溝
型巨大地震発生後の一ヶ月後に，地震断層を露出させ
る規模の正断層型地震が発生したことは注目すべきこ
とである．
　東北地方太平洋沖地震で明らかになったことの一つ
としては，M9 のような大きい地震が起こると地殻に
かかる応力の状態が変わることで地震が誘発されるこ
とがある，ということである．東北日本においては，
プレートの相対運動による東西方向の圧縮応力場であ
るが，局所的な規模の観点では，いわき市周辺の場合
に東北地方太平洋沖地震の発生前から正断層的な，あ
るいは隆起的な動きも示唆するような観測結果が得ら
れている（例えば，今西ほか，2011）．東北地方太平
洋沖地震の発生前後の応力場変化の検討からは，海溝
型巨大地震発生による歪み変化に伴って井戸沢断層を
活動させることが可能な応力場に変化し，断層の形成
に至る初期の最適の応力開放条件以外であっても，地
質断層の再活動が発生し得ることが一つの解釈として
考えられている（Otsubo et al., 2011）．このように
広域地殻変動のモデル化にあたっては，定常的な応力
場の状態だけでなく，巨大地震発生等のカタストロ
フィックな条件下の検討が必要である．
　プレートの運動方向の最近 100 万年間の変化は小



図 2.2.3-13　 福 島 県 い わ き 市 周 辺 の 地 質 図
（Geological Survey of Japan, 2003 および 活
断層地震・研究センター , 2011 を一部改変）．第
14 図の範囲を点線の枠で示す．星印：2011 年 4
月 11 日の福島県浜通りの地震（Mw6.8）の震央
の位置．左下：2011 年 4 月 11 日の福島県浜通
りの地震（Mw6.8）の防災科学技術研究所 F-net
での発震機構．井戸沢断層は複数の断層で構成さ
れており（中田・今泉編，2002），2011 年 4 月
11 日の地震では，西側のトレースにおいて地震
断層が露出した．

図 2.2.3-14　2011 年 4 月 11 日の福島県浜通り
の地震（Mw6.8）に伴う地表地震断層の分布（石
山ほか，2011）．赤実線：地表地震断層の分布，
赤点線：主に地形から推定される地表地震断層の
位置，緑色の丸印：地表地震断層を確認した地点．
黒線：中田・今泉（2002）による推定活断層の位置．
基図は国土地理院発行の 1/25000 地形図．
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図 2.2.3-15　2011 年 4 月 11 日
の福島県浜通りの地震（Mw6.8）
に伴う地表地震断層（Otsubo et 
al ., 印刷中）.

図 2.2.3-16　ステージ 5e 旧汀線高度の分布（小池・町田編，2001）.
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さいと考えられるため，この時間スケールでの地殻に
かかる応力は定常的に上盤プレートに蓄積していて，
これらが限界に達した時に例えば数 1000 年に一度地
震が発生する等と考えていたが，地形に明瞭な断層変
位が認められないような地震活動が活発ではないと考
えられる地域においても，M9 の海溝型巨大地震のよ
うな大きい地殻変動が周辺で発生すると，地殻内の応
力の状態が変わり，それによって地震断層が露出する
ような地震が誘発されることがある可能性を検討しな
ければならない．よって，内陸地震の活動を考えた場
合には，周辺の M9 程度の巨大海溝型地震の発生間
隔を検討し，その地震が発生する際の陸域での応力 •
歪み変化を明らかにすることが将来の長期予測には必
要である．ここで示す変動の将来の長期予測において
は，局所的な応力場変化の仕組みの解明が課題である．
内陸の活断層を考える上で重要なこととして，巨大海
溝型地震の発生に伴う上盤側プレートでの余効変動に
よる上盤側の応力状態変化，およびこの変化による地
表地震断層を伴う内陸地震の発生可能性を検討する必
要がある．
　以上のことを処分場スケールの局所的な視点で見れ
ば，広域応力場が一定だとしても局所的な領域では断
層活動の長期的な安定性は保証されないことが考えら
れる．過去の事例から，プレート運動は 106 年オー
ダーで安定していると示すことは可能であるが，それ
を根拠に内陸の活断層活動に対する影響が一定してい
る，もしくは安定していると主張することが困難であ
る．それぞれの活断層活動に対するプレート運動の影
響は，それぞれの地域の地質構造やその発達史によっ
て大きく変わるため，一律に将来の安定性を決定する
ことも困難である．また，活断層の評価に際しては，
海溝から一定の距離に離れた領域での断層の発生様式
についても充分な検討が必要である．今後，東北地方
太平洋沖地震のような巨大地震による余効変動は粘弾
性的な振る舞いで継続し，応力状態が変化する領域も
そのような振る舞いに応じて移動していくことが考え
られる．そのため，対象地域での処分場と断層の距離
について今後の検討が必要である．あわせて，福島県
いわき市周辺では，5 万年，10 万年，数 10 万年の各
時間スケールでの地殻変動サイクルに関して未知なこ
とが多い．東北地方太平洋沖地震では，いわき市周辺
は約 0.5 m 沈降したものの（国土地理院，2011a），
この地域では第四紀後期の最終間氷期（約 12 万年
前）の海成段丘地形が海抜 60 m 〜 70 m の高さに
発達しており，これは過去 10 万年間の長時間スケー
ルでは隆起傾向を示す（図 2.2.3-16；小池・町田編，
2001）．このように東北地方では短期的な変動量と長
期的な変動量が一致しない地域が存在し，沈み込み帯
での地殻歪みの蓄積と解放のモデルを確立させること
も今後の課題である．

（４）火山活動

評価対象の概要
　火山活動は，地下のマグマ（溶融した岩石）が地表
またはその近くまで上昇して冷却固化するまでの間に
引き起こすさまざまな作用で，貫入・噴火・熱水活動・
火山性地震などが含まれる．処分地で噴火が起これ
ば，地下施設の破壊と廃棄物の地表への放出をもたら
すので，評価期間内に噴火の起こる可能性の大きな場
所は避ける必要がある．また，サイト影響を考慮する
観点からは，噴火の可能性のない地区でも，1）火山
から周辺に広がる熱水が地下水に与える影響，2）周
辺地域における巨大カルデラ噴火発生の可能性とその
影響，3）火山活動に影響を与えるテクトニクスの将
来における安定性を，それぞれ評価する必要がある．
評価期間内の火山活動を予測するためには，日本にお
ける過去の火山活動履歴を将来に外挿することが基本
となる．日本には活火山（過去およそ 1 万年以内に
噴火した，あるいは噴気活動の活発な火山）が80余個，
第四紀に噴火した火山が 300 個を越えて存在する（図
2.2.4-1）．その内，噴出量が 100 立方 km 以上の巨
大カルデラ噴火を起こした火山はおよそ 14 火山であ
る（町田・新井，2003）．ただし，火山は日本列島に
一様に分布するわけではなく，プレートの配置に支配
され偏在する傾向が顕著である．すなわち，日本列島
の第四紀火山は，プレートの沈み込み境界から陸側プ
レート内に 200 〜 300km 離れた位置にある火山フロ
ント上に最も密に分布し，火山フロントと沈み込み境
界の間（前弧域）には火山が分布しない（Sugimura, 
1960）．また，火山フロントから背弧域に離れるほど
の火山の分布がまばらになる傾向も顕著である．火山
フロント沿いには，同一火道からの噴火が繰り返され
た成層火山やカルデラ火山が主に分布している（守屋，
1983）．このような火山の分布には例外もあり，西南
日本の山陰周辺では火山フロントが不明瞭になり，分
布する火山も噴火の度に火道位置が移動する単成火山
群が多い（守屋，1983）．これらのことはマグマの発
生条件が揃わないと火山は出現しないこと，そしてマ
グマの発生状態が地域ごとに異なっていることの現れ
であろう．地層処分における火山活動の将来予測では，
活火山の活動履歴のみでは時間的に不十分であり，数
100 万年の過去に遡った火山の時空分布の変遷が必要
となる．また，地域ごとに異なるマグマの発生要因を
理解した上で，マグマ発生の根本的な要因となる島弧
−海溝システムの安定性に対する十分な科学的信頼性
を持った将来予測の記述が求められる．
 
評価指標の設定とデータ取得
　精密調査地区選定段階においては，第四紀火山の存
在が明らかになった地区や，第四紀火山が存在しなく



図 2.2.4-1　第四紀火山の分布．
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とも評価期間内に新たに火山が出現する可能性のある
地区は選定しないことが重要である．また，地区内で
の噴火の可能性はなくとも，周辺に火山活動がある場
合には，地下水移行シナリオでその影響が適切に評価
されている必要がある．
　既に述べたように，評価期間内の火山活動を予測す
るためには，対象地区およびその周辺で過去に起きた
火山活動の履歴に基づき，将来の火山活動の有無，可
能性がある場合はその影響の程度を考察することが基
本となる．そのためには，

①　対象地区およびその周辺の火山活動の時空分布
の把握，

②　火山活動の規模と活動様式の把握，
③　噴出したマグマの岩石学的・地球化学的検討

が求められる．
①の火山活動の時空分布の把握では，野外調査や必要
ならボーリング掘削等によって火山岩の存在を明らか
にし，各種年代測定法により火山岩の噴出時期を特定
することがまず必要である．またこの際，地形的に山
体を形成している火山だけを対象とするのでなく，爆

発的な単成火山活動の把握を目的として，風成層や湖
沼堆積物中の火砕物に対する検討も必要である．火山
活動時空分布の変化は火山活動の将来予測に重要な意
味を持つので，その有無や変化パターンを把握しなけ
ればならない．②の火山活動の規模の把握では，個々
の噴火ユニットのマグマ噴出量を計測し，将来起こり
える最大の噴火規模を特定する必要がある．また，火
山の活動様式把握では，複成火山・単成火山，爆発的
噴火・非爆発的噴火など地域ごとに異なる火山活動の
特性を明らかにしておく必要がある．③の噴出物の岩
石学的・地球化学的検討では，噴出したマグマの成因
を理解するのに必要な情報を取得する必要がある．マ
グマは地殻や上部マントル内に普遍的に存在するもの
ではなく，特定の条件が揃った際に発生する．従って，
噴出物の検討からマグマ発生に関する温度・圧力条件
が特定できれば，地球物理学的な地下観測結果と組み
合わせることにより具体的な検討が可能になる．また，
過去に火山活動の時空分布に変化があった場合には，
その前後でマグマの発生条件にどのような変化が起き
たのかを明らかにすることが，変化をもたらした要因



図 2.2.4-2　東北日本南部の会津地域全体を対象にした噴出物階段図．
長期的なマグマ噴出率は，100 ～ 200 万年間隔で起こる右のカルデラ（赤線部）を形成するような巨大噴火に支配されている．
Yamamoto (2011) を一部改変．
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を明らかにする上で重要で，このことが将来の火山活
動場の安定性を吟味する上での判断根拠となり得る． 
　火山から周辺に広がる熱水が地下水に与える影響に
ついては，高温，低 pH，高塩濃度，高 CO2 の特徴を
持つ火山性熱水の混入による地下水の組成と反応性の
変化の把握が重要である。そのために，評価対象地域
に流入する広域地下水流動系の地下水について，その
起源，マグマ発散物の濃度，化学特性，流量およびそ
の変動特性について調査する必要がある。地下水性状
分析にあたっては，水温，pH，化学組成および水素，
酸素，塩素，He 同位体組成データの取得し，マグマ
起源の He 流入量解析によりマグマ分離成分の寄与の
判定が有効な指標となると思われる．また，影響域の
判定においては，地下水経路として機能する基盤岩類
の地下地質構造との関連性の検討を通して火山周辺域
の地下水流動システムに対する理解が必要である．
　巨大カルデラ噴火に関しては，将来の巨大カルデラ
噴火により地殻の破壊を被る可能性がある地区は選定
しないこと，また噴火活動による直接的影響を被らな
いとしても周辺地域における巨大カルデラ噴火の再活
動あるいは新規出現に起因する評価対象地域への間接
的な影響，特に地下水を介した地球化学的な影響につ
いて，地下水移行シナリオにおいて評価する必要が
ある．巨大カルデラ噴火の再来間隔は数 10 万年，地
域によっては数 100 万年（図 2.2.4-2；Yamamoto, 
2011）におよぶ事から，新第三紀後半に活動実績が
あり，評価地区に対し噴出物（火砕流堆積物）をもた

らした実績のあるカルデラ火山については検討対象と
する必要がある． 
 
評価指標のデータ採取にあたって注意すべき点
・ 火山の時空分布解析
　時空分布解析にあたって重要な基礎データとなるの
は，火山噴出物の形成年代である．一般にマグマが冷
えて固まった火山岩は，K-Ar 年代測定や 40Ar/39Ar 年
代測定などの放射年代測定（例えば宇都，1995）が
可能で，試料から直接噴火年代を得ることが出来る．
しかしながら，試料によっては変質の問題や過剰アル
ゴンの問題等により，真の噴出年代とは異なる見かけ
年代が得られる場合もある．それゆえ，試料を十分吟
味するとともに，対象試料に最も適切な年代測定手法
を持ちることが当然求められよう．また，層序関係が
明らかな複数の試料を測定対象とすること，同一試料
に異なる手法の年代測定を行うこと等により測定結果
のクロスチェックを行うことが不可欠である．その上
で周辺地質ユニットとの層序関係などから総合的に噴
火年代を評価しなければならない．

・地下水への影響評価
　火山活動の地下水に対する影響範囲を検討する場
合，その検討範囲は対象とする火山のタイプ（成層火
山か，あるいはカルデラ火山か）によって大きく異な
る点に注意が必要である．すなわち，成層火山の地下
水系への影響を対する研究事例では，地下水系に対す



図 2.2.4-3　火山による周辺地下水への影響範囲の研究事例（成層火山の場合）．
火山周辺の地下水に対するマグマ分離成分（3He）の流入量 (Flux) の空間分布を示す（産総研，2009）．

1. 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．
2. 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．
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るマグマ分離成分の寄与は山体の構造に影響を受けた
浅層地下水システムと，火山体に達する断層系を経路
とする地下水システムに強く認められ，その範囲は火
山中心から 10km 圏外に及ぶことが示されている（図
2.2.4-3：産総研，20091）．一方，巨大カルデラ火山
の地下水系への影響に関する事例研究では，カルデラ

から 50km 遠方域の地下水にまでマグマ分離成分の
影響が及ぶが，その影響を被る区域は新第三系基盤岩
の地下構造に規制されていると考えられる（図 2.2.4-
4：産総研，20102）．従って，これらの空間スケール
を参考として，検討範囲を検討する必要がある．



図 2.2.4-4　火山活動による周辺地下水への影響範囲の研究事例（カルデラ火山の場合）．火山周辺の地下水に対するマグ
マ分離成分（3He）の流入量 (Flux) の空間分布を示す（産総研，2010）．
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評価指標の判定にあたって考慮すべき点
・新規発生の判断
　火山の新規出現の可能性を評価して危険地域を立地
選定で排除するためには，対象地域周辺に過去に新規
出現した火山噴出物を検討し，どのような条件でマグ
マが発生したのか，その形成条件を理解しておく必要
がある．その上で同様の条件が同じ背景の地域下に存
在するのかどうかを地球物理学的なデータから見極
めなければならない．具体的には，新第三紀後半ま
で遡った火山の時空分布解析（宇都，1995；Kondo 
et al., 1998）に，個々の火山岩の岩石学的検討（例
えば Kimura and Yoshida, 2006）を加え，これと
現在の島弧の地球物理学的観測結果（Hasegawa and 
Nakajima, 2004）を関連づけながら整合性のあるマ
グマ形成モデルを検討することが望ましい．例えば東
北日本の背弧域では約 30 万年前を境に火山の分布パ
ターンが大きく変化し，それまでの火山活動の空白域
にも新期に火山が出現している（図 2.2.4-5）．この

うちの約 11 万年前に新規出現した沼沢火山では，噴
出物の化学組成時間変化に部分溶融度上昇トレンドが
見いだされ，火山新規出現時には下部地殻の再加熱が
あったことが指摘されている（Yamamoto, 2007）．
東北本州弧の活火山の直下には地震波の速度異常で示
される高温部が下部地殻にあることはよく知られてい
る（例えば Nakajima et al., 2001）．しかし，示され
る物理観測結果はあくまで現在のスナップショットで
あり，下部地殻の温度構造もマントルからのマグマ供
給に応じて時間変化するものであること（Annen et 

al., 2006）を念頭に置かなければならない．沼沢火
山のマグマ組成の時間変化は，マグマ発生時における
物理化学条件の時間変化の反映に他ならない．

・巨大カルデラ火山の将来予測に関する考え方
　巨大カルデラ噴火は，発生頻度が極めて小さいもの
の，一度発生するとその影響が広範囲に及ぶため（山
元ほか，2009），地層処分ではその評価を避けること



＊ 経済産業省原子力安全・保安院からの受託研究「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備」として実施．

図 2.2.4-5　東北日本南部における火山の時空分布変化 . 第四紀の期間中，火山フロントの位置はほとんど変化していない．
一方，火山フロントの背弧域では火山活動域が大きく変動し，特に 30 万年前以降では背弧域の第四紀火山空白域でも火山が
新規に出現した．Yamamoto (2007) を一部改変．

図 2.2.4-6　マグマ溜まりのモデル化による，巨大噴火ポテンシャル評価の考え方（産総研，2009）.
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が出来ない．すなわち，数 10 万年を超えるような長
期の将来においては，日本列島で複数回以上の巨大カ
ルデラ噴火が起こることが確実である．そこで，巨大
カルデラ噴火の必須条件となる莫大な量のマグマ溜ま
りの蓄積から噴火に至るプロセスに関するモデル化を
行い，各種の地球物理学的探査手法を用いて対象火山
の巨大カルデラ噴火ポテンシャルを検討することが有

効な考え方の一つと思われる（図 2.2.4-6：産総研，
2009 ＊）．カルデラ火山のマグマ供給系に対する科学
的理解については，なお今後の基礎科学の進展が必要
であるが，噴出物に対する岩石・鉱物学的手法ならび
比抵抗探査，地震波トモグラフィー等に基づくマグマ
溜まりの深さや蓄積域のイメージングやマグマ蓄積−
噴火プロセスのモデル化と過去の噴火履歴との対比に



図 2.2.4-7　東北本州弧における火山フロン
トの軌跡（吉田ほか，1995）．
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よる検討が求められる．

実際の評価にあたって参考となる知見
・ 島弧火山活動の成因
　日本列島のような沈み込み帯でのマグマの発生に
は，スラブの沈み込みによってマントル内に持ち込
まれる H2O が重要な役割を担っているものと考えら
れてきた（例えば Tatsumi, 1989; Iwamori, 1998）.
すなわち，スラブはその沈み込みによって温度・圧
力が上昇し，やがてスラブ内の含水鉱物は脱水分解
し，H2O に富む流体が生成される．生成された流体
は密度が周辺の岩石よりも小さいため，直上のマント
ルウエッジへと移動し，そこでマントルの岩石と化学
反応を起こし，さらには岩石の融点を低下させ，部分
溶融を引き起こしマグマが生成されると理解されてい
る．また，マントルウエッジ中の H2O の移動にはス
ラブの沈み込みがもたらすウエッジ内の二次対流が大
きな役割を果たすものと考えられている（Iwamori, 
1998）．島弧下におけるこのような物質循環は，近年
の国内に密に展開された地震観測網の大量のデータの
解析の結果，高い空間分解能をもって地震学的にイ
メージングすることが可能となっている．Hasegawa 
and Nakajima (2004) の東北地方を対象とした地震
波トモグラフィーでは，沈み込みに伴う二次対流はス
ラブにほぼ平行であり，火山フロント直下でモホ面に
達すること，上昇流内の地震波速度低下率は島弧走向
方向に一様ではなく，約 80km 間隔で密に分布する
地表の火山群（Tamura et al., 2002）の直下で特に
大きくなることが明らかにされている．

・火山フロントの安定性
　火山フロントを火山活動域の海溝側端とするなら，
その位置の時間変化は火山の時空分布からトレース
することが出来る（大口ほか，1989；Ohki et al., 
1993; 吉田ほか，1995）．例えば東北日本における新
生代後半の火山フロントは，漸新世には背弧域に大き
く後退していたものの，中新世前期 - 中期の日本海拡
大時に大きく海溝側に前進し，その後，現在の位置
まで徐々に後退したことが確認されている（図 2.2.4-
7）．日本海拡大時に火山フロントが海溝側に前進した
原因には，日本列島下への高温アセノスフェアの貫
入が考えやすい（Tatsumi et al., 1989）．当時の東北
日本前弧域で噴出した火山岩は，その化学的特性か
らマグマ発生にスラブ脱水流体の寄与が小さかった
こと（Hanyu et al., 2006；Hoang et al., 2009）や，
アダカイトや高 Mg 安山岩を伴ったこと（Yamamoto 
and Hoang, 2009）など，第四紀の島弧火山活動と
は全く成因の異なるマグマが噴出したものである．同
じく西南日本でも中期中新世に激しい火山活動が起き
ているが，その成因は日本海拡大により南進した西南
日本弧が形成されて間もない高温の四国海盆に乗り
上げたためと解釈されている（例えば Kimura et al., 
2005）．
　東北日本における島弧火山活動の開始は，日本海拡
大時に貫入した高温アセノスフェアが次第に冷却し
た後の後期中新世からと考えられている（吉田ほか，
1995）．Honda and Yoshida (2005) が数値計算で示
した東北日本下のマントルウエッジ内の対流パターン
の時間変化では，太平洋スラブの沈み込みとともに，
高温二次対流の上昇域東端がゆっくり後退する様子が
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再現され，図 2.2.4-6 の後期中新世以降の火山フロン
トの後退と調和的である．このことは，高温アセノス
フェアの貫入のような事件がなく，定常的なプレート
の沈み込みが続く限りは，マントルウエッジの冷却が
進行することで火山フロントは徐々に後退し続けるも
のと考えられよう．また，Honda and Yoshida (2005)
では，背弧域での高温二次対流の形状が不安定で揺ら
ぎが大きいことも示している．このことは，火山フロ
ントの位置が安定的であるのとは対照的に背弧域では
火山の分布のばらつきが大きいこと（図 2.2.4-5；図
2.2.4-7）とも調和的である．一方，西南日本の四国—
中国地域でも，中期中新世以降，火山活動域が日本海
側に収斂することが確認され，フィリピン海スラブの
北進により，マントル上昇流が徐々に遮られたことに
よる結果と考えられている（宇都，1995；Kimura et 

al., 2005）．

実際の評価にあたって残された課題
・確率評価の問題
　地層処分における火山活動の評価では，現在既にあ
る火山を避けることは当然として，新期に出現する火
山をどのように評価するのかが問題となる．統計的推
論に十分な量の変動履歴が得られた場合には，火山の
新規出現に対して確率的なアプローチも可能になろ
う．しかし，火山の出現パターンは複雑で，単純な解
釈では通用しないケースもあり得る．例えば，アメリ
カのユッカマウンテン・サイトは玄武岩マグマの単成
火山群内にあるため，過去の噴火履歴から平均的な噴
火再来間隔を求め，サイトでの噴火確率を求めてい
る（US Department of Energy，2001）．しかし，単
成火山群の噴火活動は，時間的にも空間的にも偏在し
ており，決して一様には起きていない．活動のピー
クや分布状況を考慮に入れるなら，DOE の示す確率
は明らかに過小評価であるとの指摘もある（Smith, 
2002）．すなわち，確率値の算定には時間尺度や空間
尺度の取り方によって値が異なる任意性があり，活動
頻度の偏在性を説明する科学的な根拠なしには，確率
的な将来予測を行っても信頼性に乏しいと言わざるを
得ない．地質学的・地球物理学的・地球化学的根拠か
らマグマ成因論を展開し，将来の発生頻度を考察する
Smith (2002) の主張に一理あるのは当然のことであ
る．安易に火山活動の確率評価を東北日本に当てはめ
た研究例も見受けられるが（Mahony et al., 2009），
これらは第四紀の火山の分布をそのまま一定の確率関
数として外挿したもので，これまでの研究で明らか
にされている長期的な時空分布変化（図 2.2.4-5；図
2.2.4-7）やマグマ噴出量変化（図 2.2.4-2）を考慮し
たものではない．火山活動に限らず，地質および気候
関連事象の超長期将来予測では，現象の成因にまで踏
み込んだ評価が求められよう．

・評価シナリオの設定
　火山活動に限らず，破局的な地質事象は，発生頻度
は低い事象であっても，その事象が起きた場合の影響
は極めて甚大であるものが多い．一般に，処分システ
ムに影響を与える天然事象の評価では，候補地におけ
るジャスト・ヒストリーとしての地質発達史の復元が
重要で，十分な尤度を持つ時間尺度で評価することが，
“ 想定外の事象 ” を排除するためには必要となる（山
元，2011）．しかしながら火山活動の評価シナリオ設
定のためには，具体的な検討は候補地の決定後ではあ
るもの，どのようにして候補地の地質史を踏まえて発
生事象を設定するのかに，残された課題は多い．特に
火山活動の場合は，想定するマグマの性質，マグマの
量，マグマの上昇に対する母岩の物性や応力場が及ぼ
す効果，外来水の関与の効果により，起こりえる噴火
規模や噴火様式の多様性が生じてしまう．候補地に対
しては，このような多様性を全て踏まえた上で，科学
的な合意が得られるような評価シナリオを設定しなけ
ればならない．例えば米国のユッカマウンテン・サイ
トでは，カルデラを形成するような巨大噴火は起こら
ないとする前提のもと，特定規模の玄武岩マグマの単
成火山活動が起き，しかも外来水の関与や熱水活動が
ないものとして，火山活動の性能評価が実施された．
そのような仮定は当然ながらユッカマウンテン・サイ
ト以外では通用せず，我が国は独自に候補地に適した
評価シナリオを設定する必要がある．原子力安全委員
会では，第二種廃棄物埋設施設の一種である余裕深度
処分の安全規制で，地震や火山活動を稀頻度事象とし
て評価する考え方を提示している．しかし，現在の原
子力安全委員会の考え方では，稀頻度事象の設定の仕
方自体に任意性があり，多様な自然事象の中から評価
線量を低く抑えられるような恣意的な事象の設定を除
外する手立てが明確にされてない．ましてや非管理型
の第一種廃棄物埋設施設である地層処分では．特廃法
にあるように立地選定で懸念される自然事象が排除さ
れていることが前提となっており，排除されたはずの
地震や火山活動が稀頻度事象として安全評価されるこ
とには大きな違和感がある．繰り返しになるが，地層
処分の安全評価では候補地のより正確な地質学的理解
が基本であり，そのことによって予測される事象の不
確実性をできるだけ軽減することにこそその本来の意
義がある．



図 2.2.5-1　日本海東縁の地質学的歪
み集中帯の分布域と，泥火山，油徴，
ガス徴，油砂および油田・構造性ガ
ス田分布の重ね合わせ（高橋ほか , 
2011）.
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（５）泥火山

評価対象：泥火山の存在・出現
評価指標：評価期間中に発生が予測される泥火山活動
の範囲

評価対象の概要
　泥火山は，異常に高い間隙水圧を持つ地下の泥が泥
ダイアピルとして上昇し，地下水（温泉水），（可燃性）
ガス，時には石油とともに地表に噴出して，火山に類
似した，最大で高さ数百 m，直径数 km に及ぶこと
もある堆積（凸型）地形や陥没（凹型）地形を生じた

ものである．第四紀に活動した泥火山が存在する場合，
あるいは将来的に出現の可能性が考えられる地域は，
廃棄体が直接破損あるいは地表に放出されることが懸
念されるので，これを避ける必要がある．
　泥火山出現に関与する泥ダイアピルは，プレート収
束帯，堆積速度が大きな場所，流体の移動が妨げられ
やすい場所等，泥が多量に供給され，なおかつ異常に
高い間隙水圧が形成されやすい場所であればどこにで
も出現する可能性を持つ．また，油田地帯，天然ガス
地帯（メタンハイドレート層も含まれる）に多くの泥
火山が分布することから，石油あるいは天然ガスの形
成が泥火山の形成との間に大きな関連があることが示
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唆されている．図 2.2.5-1 はその一例で，東北日本の
日本海側における泥火山，油徴，ガス徴，油砂，油田
等の位置を示している．
 
評価指標の設定とデータ採取
　精密評価地区選定での泥火山の存在・出現に関する
評価においては，文献調査および概要調査段階の泥火
山に関連する地形，地質，地球物理学的あるいは地化
学的データ等から，評価期間よりも十分長い期間につ
いて，過去の泥火山活動史の評価，および過去の活動
史に基づく対象地域への影響評価についての妥当性を
判断することが求められる．従って，精密調査地区選
定に係る泥火山の存在・出現に関する評価指標は，「異
常に高い間隙水圧が形成されやすい場所」に相当する
地質環境下に置かれる可能性の有無を示すことができ
る指標である必要がある．また，「異常に高い間隙水
圧が形成されやすい場所」とは，石油・天然ガス地帯，
プレート収束域等，急激な堆積作用や，地殻変動によ
る構造的な圧縮が発生しやすい場所である．従って，
概要調査においては，これらの現象を，地形，地質，
地球物理学的あるいは地化学的データ等の採取により
評価することが必要である．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　「泥火山の存在」については，その活動期間の消長
の解明，影響範囲（泥火山の活動に関連して供給され
る塩水が岩盤劣化や地すべりの誘因となる可能性等）
の解明のためのデータ取得を行うべきである．また，

「泥火山の出現」は「異常に高い間隙水圧が形成され
やすい場所」の存在に関連していると考えられる．そ
のような特徴の場，特に，背斜構造場では将来にわた
る泥火山の出現可能性について評価すべきである．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　日本の泥火山の実例は数カ所程度と非常に少ない．
ただ「泥火山」は油田・ガス田の地表兆候とされ，同
じく油田・ガス田の地表兆候である，メタン孔，産油

（油徴）地と連続した概念である可能性がある．台湾
では凸型の堆積地形（噴泥錐，噴泥盾）のみならず，
凹型の陥没地形（噴泥盆，噴泥池）についても広く
泥火山の範疇に含められており（例えば，浜田ほか，
2009），この場合日本の泥火山の実例が増加する可能
性も存在する．
　泥火山からは特有の組成を持つ水が放出されるが，
同様の組成を持つ水の存在は「異常に高い間隙水圧が
形成されやすい場所」に相当する地質環境下に広く
分布している可能性がある．実際，油井から得られ
る「油田鹹水」の特徴は，泥火山から放出される水の
特徴に類似している場合がある（例えば，浜田ほか，
2009）．また，隧道等の掘削時に重大なトラブルを起

こす可能性がある膨張性地山が生成する一因として泥
火山や泥ダイアピルとの関連の可能性が指摘されてい
る（土木学会原子力土木委員会地下環境部会，2006）
が，両者の関係はほとんど解明されていない．これら
のことから「異常に高い間隙水圧が形成されやすい場
所」に相当する地質環境下に置かれる可能性と，泥火
山の出現の可能性の関係について検討する必要があ
る．
　
実際の評価にあたって参考となる知見
　地学雑誌 Vol.118, No.3（2009）は，泥火山 - そ
の実体と応用地球科学的意義 - と題され，泥火山に関
する最新の知見がまとめられている．また，日本およ
び周辺地域（台湾，サハリン）の泥火山データベース
が作成されている（高橋ほか，2011）．これらにより
泥火山の構造，活動時期，その形成機構が徐々に明ら
かにされつつある．
　また，2006 年 5 月にインドネシア・ジャワ島東部
のシドアルジョにおいて突如始まった泥火山活動（例
えば，Davis，2007），あるいは新潟県十日町市の松
代泥火山近傍を掘削した北越急行ほくほく線鍋立山ト
ンネルの掘削状況等（例えば，新谷・田中，2005）から，
岩盤の著しい劣化，地すべりとの関連，天然ガスの放
出等を含め，その破壊的な側面を浮き彫りにしている．

実際の評価にあたって残された課題
　日本の陸上部では，北海道・新冠泥火山（千木良・
田中，1997）および新潟・松代泥火山（例えば，新
谷・田中，2009）の２例が知られているに過ぎない

（表 2.2.5-1）．泥火山の可能性があると述べられてい
る北海道・遠別ガス田（遠別旭温泉：佐々，1954）
および上幌延泥火山（酒井ほか，2010）を含めても
４例に過ぎない．ただ，サハリンにも６カ所，台湾に
は 64 カ所の泥火山の存在が知られている．また，日
本の近海には，メタンハイドレートの形成に関連する
と考えられる泥火山が熊野沖，宮崎・種子島沖〜奄
美大島沖（Ujiie, 2000）あるいは台湾沖（森田ほか，
2009）の各所に存在する．泥火山の活動は世界各地
で知られており，局在的な活動ではないことは明らか
である．
　田中（2006）には，泥火山の寿命は 100 万年以上
であるらしいこと，数万年オーダーで陥没運動を伴う
大規模な活動が起きる可能性のあるらしいことが述べ
られているが，詳細の解明は今後の課題であるとされ
ている．
　「異常に高い間隙水圧が形成されやすい場所」（例え
ば，油田・ガス田地帯）に相当する地質環境下に置か
れる可能性と，泥火山の出現の可能性の関係について，
今後詳細に，また早急に検討していく必要があるもの
と考えられる．「泥火山の出現の可能性のある場所」



表 2.2.5-1　日本および日本近傍（サハリン，台湾，インドネシア）の泥火山の位置．日本では泥火山の可能性が指摘されて
いる場所も含む．高橋ほか（2011）による．

内

日本の泥火山（緯度経度は日本測地系）

泥火山

泥火山であると指摘

日本近傍の泥火山（緯度経度は世界測地系（WGS84）、南緯はマイナスで示した）
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=「異常に高い間隙水圧が形成されやすい場所」であ
るのか，それとも「泥火山の出現の可能性のある場所」

≪「異常に高い間隙水圧が形成されやすい場所」であ
るのかを検討すべきである．



表 2.2.6-1　日本の大規模マスムーブメント．
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（６）大規模マスムーブメント

評価対象：大規模マスムーブメントが関与するリスク
予測手法
評価指標：大規模マスムーブメントの存在または発生
可能性とそれによる影響の検討

評価対象の概要
　マスムーブメントは，斜面を構成する岩体が重力
によって下方へ移動する現象で，斜面上での岩体に
対する剪断力が剪断抵抗力を上回ったときに発生す
る．処分地で大規模なマスムーブメントが発生した場
合には，廃棄体が直接破壊される恐れや，地下水移行
に対する間接的な影響の可能性があるので，そのよう
な領域は避ける必要がある．陸域で発生したマスムー
ブメントの場合，大規模なものは，移動土塊の体積
数 10 km3，移動距離数 10 km，滑り面の深度数 100 
m に達することが知られている（町田，1984；千木
良， 2005など）．陸域での大規模マスムーブメントは，
第四紀火山の山体崩壊（町田，1984；井口，2006；
吉田， 2010 など）や氷河の融解にともなって露出し
たカール側壁の崩壊（渡，2005; Korup, 2007; Fort, 
2009 など）のように，起伏量の大きな地形のもとで
突発的に発生する事例がよく知られている．一方，地
すべりタイプの大規模マスムーブメントは，世界最大
規模のマスムーブメントとされるモンゴルのバガボグ
ド地すべり（Phillip et al., 1999）のように，起伏量

がさほど大きくない山地でも，その発生事例が知ら
れている．これらとは別に，ハワイ島（McMurtry et 

al., 2004）やカナリア諸島（Hurlimann et al., 2004; 
Perez-Torrado et al., 2006）などの火山島では，移
動土塊の体積が数 100km3 に達する超巨大なマス
ムーブメントも知られている．移動土塊（岩塊）量
が 1000 万 m3 を超えるような日本の大規模マスムー
ブメントの一覧を表 2.2.6-1 に，また，その分布を図
2.2.6-1 に示す．
　大規模マスムーブメントは，高起伏量の地形，長大
斜面の脚部の支持力低下，滑剤を含む地質，流れ盤構
造，キャップロック構造，風化・変質による岩盤の力
学強度の低下，地下深部における異常間隙水圧の存在
などを本質的な要因（素因）とし，強降雨や強震動あ
るいはダムの湛水などを契機（誘因）として発生する
ことが多い．大規模なマスムーブメントには活動と休
止を繰り返すものが多く（高浜，1993），その消長に
は気候や海水準の変動が関与することがある．大規模
マスムーブメントの運動速度は，緩慢な運動状態にあ
る地すべりの年間数 mm 以下から山体崩壊で発生す
る岩屑流の時速 200km 以上に至る極めて広い範囲を
もつ．大規模マスムーブメントの発生予測としては，
既往地すべりについては移動土塊の観察，岩盤崩壊に
ついては前兆クリーピングの観察による方法（千木良，
1998）などが提案されている．大規模マスムーブメ
ントは，それによって大量の土塊が移動するだけでな
く，移動土塊が近傍河川を堰き止めて天然のダムを形



図 2.2.6-1　日本の大規模マスムーブメントの分布（凡例は表 2.2.6-1 を参照）．
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成することや，大規模な岩屑流あるいは岩屑流に水が
加わった土石流が遠方まで流下することがある．天然
ダムは比較的長期間湖沼として存在することがあり，
それが決壊して洪水や土石流を発生することがある．
また，大規模マスムーブメントが水域の近傍で発生す
ると，移動土塊が水域に突入した衝撃で津波が発生す
ることがある．大規模マスムーブメント，とくに地す
べりでは，その移動土塊中に小規模なマスムーブメン
トが多重に発生し，それらが別々に活動と休止を繰り
返すことにより，空間的にも時間的にも多重で複雑な
構造を持つことがある（中里，1997）．また，岩盤ク
リープとして運動を開始したのち，その一部が地すべ
りへと移化するように，運動様式が経時的に変化する
ことも多い．

　大規模マスムーブメントが地層処分の対象サイトに
与える影響には，以下のように直接的影響と間接的影
響がある．直接的影響としては，処分サイトが新たに
発生する大規模マスムーブメントの直撃を受ける場合
が考えられる．具体的には，１）廃棄体埋設領域の一
部または全体がマスムーブメントの移動土塊の中に取
り込まれ，破壊や擾乱を受けながら側（下）方へ移動
する，２）廃棄体埋設領域の上方（浅所）でマスムー
ブメントが発生することにより，処分サイトの被り部
分がマスムーブメントの移動土塊に置換されたり岩屑
流によって削剥されたりして，被り厚の減少や透水性
の増大が生じる，などが考えられる．間接的影響とし
ては，移動土塊によって堰き止められた河川に形成さ
れた天然ダムによる影響，移動土塊が処分サイトの地
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表に達してそれを被覆することによる影響などが考え
られる．これらいずれについても，将来の人の放射線
被爆リスクを引き上げる可能性がある．

評価指標の設定とデータ採取
　大規模なマスムーブメントが関与するリスクを評価
するための調査に対する評価指標としては，以下の３
点が挙げられる．
①　処分想定サイトが大規模なマスムーブメントの内

部に位置していないことが示されていること．
②　処分想定サイトの周辺における大規模マスムーブ

メントの存否が明らかにされ，大規模マスムーブ
メントが存在する場合は，それが将来にわたって
処分サイトに影響を及ぼすおそれが少ないことが
示されていること．

③　処分想定サイトとその周辺を対象として大規模マ
スムーブメントの素因と誘因についての合理的な
調査と検討がなされており，将来にわたって処分
サイトに影響を及ぼす大規模マスムーブメントが
発生するおそれが少ないことが示されているこ
と．

　大規模なマスムーブメントはその面積が数 100km2

に及ぶことがあり，活動と休止を繰り返すことも多い．
したがって，地層処分のサイト評価との関係を考える
と，処分予定地が活動中または休止中の大規模マス
ムーブメントの影響範囲内に位置し廃棄体の埋設予定
領域が既往のマスムーブメントによる擾乱を受けた，
あるいはまた将来の再活動の影響を受ける可能性，な
らびに廃棄体の埋設予定領域が将来新たに発生する大
規模マスムーブメントの影響を直接間接に被る可能性
について検討する必要がある．これを「特定放射性廃
棄物の最終処分に関する法律」に照らした場合，法律
第六条２の一「地震等の自然現象による地層の著しい
変動の記録がないこと」を示す判断の妥当性および，
法律第六条２の二「将来にわたって地震等の自然現象
による地層の著しい変動を生じるおそれが少ないと見
込まれること」を示す判断を評価することになる．実
際の調査においては，この両者の判断のためのデータ
取得や検討作業は一体となって実施される部分が多い
と考えられるため，本稿ではその妥当性評価について
も両者一体として扱うこととする．
　①については，以下の理由によりそれを示す必要が
ある．大規模なマスムーブメントは，長期間にわたっ
て活動と休止を繰り返すことが多い．その内部は破砕
あるいはまた流動した岩石からなることが多いため地
下水流動の場としても岩石力学的な観点からも地層処
分サイトとしての閉じ込め機能が優れているとはいえ
ない．加えて，将来の再活動の影響を受けるリスクも
存在することから，大規模なマスムーブメントの内部
は処分想定サイトから除外すべきものと考えられる．

すなわち，①は立地選定に際しての排除要件として扱
われるべき事項といえる．②については，以下の理由
によりそれを示す必要がある．処分想定サイトの周辺
に大規模マスムーブメントが存在する場合には，地形
や地質構造によっては将来その上方や側方に活動域が
拡大する可能性があり，それにより処分サイトに直接
または間接的な影響が及ぶ可能性がある．また，①と
②を示す際に用いるデータを採取するための調査方法
としては，処分想定サイトとその周辺地域を対象とし
た空中写真調査および現地踏査が必須であり，必要に
応じてボーリング調査も採用すべきである．また，近
年進歩が著しい航空レーザー測量による精密な地形解
析（千木良，2006）も活用できる．空中写真調査と
現地踏査では，地すべり・崩壊地，岩盤クリープ，多
重山稜，線上凹地，山向き小崖，滑落崖，流れ山など
の重力性変形を示す地形の探索と評価，地形的特徴と
併せた湧水の分布や水質解析などの水文地質学的特徴
の検討，一般地質構造と調査対象地域の地質構造との
比較による岩盤クリープの発達状態の検討などから大
規模マスムーブメントの存否を検討する．ボーリング
調査ではクリーピングによる面状構造の変化や滑り面
の有無を確認する．特定の滑り面が認められた場合は，
滑り面を貫通する調査ボーリングを用いたモニタリン
グなどにより活動中か否かを判定する．調査手法とし
ては，従来から地すべり対策や斜面防災を目的として
用いられてきた手法（松村ほか，1988；武田・今村，
1996；千木良，1998，2006 など）を基幹的に用い
るが，活動休止中の大規模マスムーブメントの存在を
確認する調査および以下に述べる将来の発生見込みの
調査については十分な事例があるとは言えないため，
別途，手法の開発と併せて調査を進める必要がある．
　③を示すためには，処分想定サイトとその周辺地域
を対象として，大規模なマスムーブメントの素因とな
る地形や地質の特徴および誘因となり得る断層活動や
降雨・浸透挙動等について，現在の特徴および海水準
変動や気候変動の影響を考慮した将来の変動予測に基
づいた検討を行う必要がある．検討すべき素因の具体
例としては，地形の起伏量分布，長大斜面の脚部の健
全性，滑剤となりうる地層（軽石，粘土，変質岩など）
の分布と構造，地質体における面状構造の発達・変形
状態（千木良，1998ｂ），斜面地形と面構造との関係（受
け盤か流れ盤か，流れ盤ならば柾目盤か逆目盤か平行
盤か（鈴木，2000 など），風化・変質による岩盤の
力学強度の低下の度合い，深部における異常間隙水圧
の有無（渡部ほか，2009），岩盤の透水構造などが挙
げられる．それらのうちのいずれかが単独であるいは
組み合わされて大規模マスムーブメントを発生させる
素因となるうるレベルに達しているかもしくは将来達
する可能性があると認められる場合には，大規模マス
ムーブメントが発生するリスクの評価を行う必要があ
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る．この中には，将来の海水準低下や河川遷急部の後
退等に伴って，現在未固結堆積物で充填されている埋
積谷が再侵食されて大起伏量地形が出現する可能性が
含まれる．また，マスムーブメント発生の前兆現象の
可能性がある岩盤クリープの発達状態についての調査
を，厳密に実施する必要がある．
　大規模マスムーブメント誘因の具体例としては，強
振動を与える地震を引き起こすおそれのある活断層お
よび地下水位や間隙水圧に影響を与える降雨・浸透挙
動の変化などが挙げられる．強震動を発生させうる活
断層が処分想定サイトの周辺に存在する場合には，そ
の断層活動により発生しうる振動の強度や特性の検討
に基づいて，それが誘因となる大規模マスムーブメン
ト発生リスクを評価する必要がある．降雨・浸透挙動
の変化については，将来の気候変動に伴う降水量や強
降雨の発生頻度を予測した上で，それらが誘因となる
大規模マスムーブメントの発生リスクを評価する必要
がある．また，強震動と浸透量増加が重なって発生し
た場合の大規模マスムーブメント発生リスクについて
も評価を行う必要がある．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　大規模マスムーブメントには，起伏量の大きな地形
で落下と流動を主とする運動が短時間に生じる山体崩
壊タイプ，さほど起伏量が大きくなくても斜面と地質
構造の一定の関係や滑剤の存在があれば発生し緩慢な
ことも急速なこともある地すべりタイプなど，素因・
誘因や運動様式が異なるいくつものタイプが存在す
る．したがって，大規模マスムーブメントが関与する
リスクを予測するためには，特定のタイプのみを対象
とすることなく，調査対象地域に存在しうる素因と誘
因に即して，あらゆるタイプのマスムーブメントにつ
いて合理的に検討されているかどうかを評価する必要
がある．
　極めて大規模のマスムーブメントの場合，その面積
は数 100km2 におよび精密調査地区の面積に匹敵す
るほどになるうえ，緩慢な地すべりのように運動様式
によってはその移動土塊の内部構造があまり擾乱され
ていない可能性もある．したがって，もし概要調査の
段階で大規模かつ内部の乱れの少ないタイプのマス
ムーブメントを見落とした場合，精密調査段階におい
てもその存在が認識されず，結果的に見落とされたま
まで調査の最終段階を迎えてしまう可能性がある．大
規模マスムーブメントの調査においては，処分想定サ
イト全体を移動土塊中に包含するかもしれない大規模
マスムーブメントが存在する可能性もあること，また
岩屑流を主とする大規模マスムーブメントの場合は発
生場所から数 10km 遠方に到達する事例（大草ほか，
1986）もあること等に留意して，十分に広い面積を
対象としてその存在可能性や発生可能性についての適

切な検討がなされているかを評価する必要がある．
　大規模マスムーブメントの将来における発生可能性
については，その素因と誘因のいずれについても，現
状での検討に加えて将来の予測を行ったうえで，新た
な発生や活動再開の可能性について検討がなされてい
るかを評価する必要がある．この際，特に将来予測に
ついては，断層運動，気候変動，海水準変動等を含む
最新の研究成果を適切に参照して検討がなされている
かを評価する必要がある．

実際の評価にあたって参考となる知見
　大規模マスムーブメントが関与するリスクを予測す
るための調査とその評価にあたっては，既往の大規模
マスムーブメントに関する新旧のレビュー研究，およ
び大規模マスムーブメントの素因，誘因，運動の規模・
様式，発生災害，調査・予測手法など個々の課題につ
いての重要知見を参照することが肝要である．以下に，
それらのうち特に重要と思われる事項を文献とともに
紹介する（多くは前項までに引用済み）．

＜大規模マスムーブメントのレビュー＞
• 世界の大規模マスムーブメントのレビュー：町田

(1984) ，千木良 (2005) ，Korup et al. (2007) ，
Fort et al. (2009)

• 国内の大規模マスムーブメントのレビュー：黒田
（1982) ，町田 (1984)

• 国内の地すべり地形のレビュー：藤原ほか（2004）
• 国内の第四紀火山の山体崩壊のレビュー：井口

(2006) ，吉田 (2010)
＜素因についての知見＞
• 岩盤崩壊の素因としての断層や風化構造：千木良

(2006)
• 氷河の融解・消滅により出現する大起伏量斜面の

崩壊：Korup et al. (2007) ，Fort et al. (2009)
• 地すべりの素因としての断層破砕帯（レイテ島）：

上野・地下 (2006)
• 地すべりの素因としての深部の異常間隙水圧：渡

部ほか (2009)
• 地すべりの素因としてのキャップロック構造：大

野ほか (2010) ，田近・岡村 (2010)
＜誘因についての知見＞
• 岩盤崩壊と地すべりにおける誘因としての地震：

大草ほか（1986），千木良 (2006)
• 地震を誘因とする急速地すべりの概要（荒砥沢）：

森屋ほか（2010）， 大野 (2010)
• 地震を誘因とする急速地すべりと岩屑なだれの概

要（御岳）：大草ほか (1986)
• 岩盤崩壊と地すべりにおける誘因としての地表水

の浸透過程：千木良 (2006)
• 第三紀層地すべりの誘因としての火山噴火に伴う
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地震：阿部ほか (2002)
＜運動の規模についての知見＞
• カナリア諸島における最大規模の地すべり：

Carracedo et al. (1999)
• 第四紀火山の山体崩壊の規模：吉田 (2010)
• 松島が国内最大規模の地すべりで形成された可能

性：長谷川ほか (2008)
• 白山における国内最大規模の地すべりの概況：奥

野ほか (2004)
＜運動の様式についての知見＞
• 面状構造が発達した堆積岩での岩盤クリープ：

Chigira and Kiho (1994)，渡 (2005)
• 岩盤のゆるみからクリープを経て地すべりに至る

過程：渡 (2005)
• 岩盤のゆるみからクリープを経て崩壊に至る過

程：千木良 (1998b)
＜発生災害についての知見＞
• 地震を誘因とするマスムーブメントで形成される

天然ダム：常田 (2009)
• 山体崩壊時の岩屑流で形成される流れ山の分布：

吉田 (2010)
• 火山島での地すべりがもたらす津波：Hurliman 

et al. (2004) ，Perez-Torrado et al. (2006)
＜調査手法についての参考知見＞
• マスムーブメントに関する調査法：松村ほか

(1988)
• 岩盤クリープに関する調査法：千木良 (1988a)
• 測年データに基づく地すべり進行状況の把握：中

里 (1997)
• 地下水水質に基づく第三紀層地すべりの調査：相

楽ほか (2005)
＜予測手法についての参考知見＞
• 岩 盤 崩 壊 に 先 行 す る 岩 盤 ク リ ー プ： 千 木 良 

（2006）
• 地すべり地塊の移動距離：吉松ほか (2011) ，國

生・石澤 (2010)

実際の評価にあたって残された課題
　大規模マスムーブメントは，既往の調査研究で認識
されていない未記載の事例が少なくないと考えられる

（町田，1984）．その理由は，上に述べた構造の複雑
さに加え，極めて大規模の現象は稀にしか生じないの
でその発生現場を捉えた研究事例が少ないことや，長
い活動休止期間中に表面構造が破壊されたり植生に被
覆されたりして正確な観察が困難な事例を研究対象と
せざるを得ないことなどにより，大規模マスムーブメ
ントについての研究者間での共通理解が十分には得ら
れていないことにあると思われる．国内のマスムーブ
メントについては，地質との対応関係に基づく類型化
の提案（例えば小出，1955 や黒田，1982 など）や

日本全国を対象とした地すべり分布調査に基づく地質
や地形との関係性の提示（藤原ほか，2004）のよう
に一般性を見いだす研究がある程度進んでいるとはい
え，ここで問題とする極めて大規模のマスムーブメン
トについては研究事例が少なく，未だその理解が十分
ではない．したがって，大規模マスムーブメントが関
与するリスクを適切に予測するためには，過去に大規
模マスムーブメントが発生した事例やそれが疑われる
事例（例えば長谷川，2008 など）についての詳細な
研究を実施しつつ，得られた最新の知見を取り入れな
がら調査と評価を行う必要がある．



＊ フィンランドの微小地震観測はベースライン調査だけでなくセーフガード，すなわち核廃棄物が隠せる秘密の地下スペー
スの構築や，核廃棄物にアクセスするための非合法的なトンネルの掘削を防止する監視の目的も含まれる．
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第３章　サイトの母岩の物理学的特性の評価に関する
妥当性

（1）岩石物性・力学特性

評価対象の概要
　地層処分施設への力学的影響として，施設と施設が
設置される岩盤の変形や破断が想定される．このよう
な施設の直接的な破壊に至る現象のほか，岩石構造の
変形による孔隙の連結や分断，さらに破壊による亀裂
の生成など地下水の透水性に影響を及ぼすと考えられ
る．
地層処分施設の設置される深度において岩盤は地圧や
プレートの沈みこみによる広域的な応力場などの応力
下に置かれているが，処分施設の掘削によって地下空
間から岩石が取り除かれることにより岩盤力学的影響
がローカルに及ぶことになる．これは坑道建設工事に
おいてゆるみ領域として問題となるものであるが，こ
れらの対策は従来のトンネル工事等と技術的に変わる
ものでなく，その施工可能性の判断についてここで記
述することはしない．一方，安全評価においてはここ
にあげたような影響が長期的な岩盤の安全機能にどの
ような影響を及ぼすかについては検討する必要があ
る．坑道が掘削されることによる応力の再配置により
坑道周辺には掘削影響領域と称する細かい亀裂が生じ
て地下水の透水性あるいは核種の拡散しやすさに影響
することとなり，それについての評価が長期的な安全
の確保の上で必要となる．また，広域的な応力場の変
化が亀裂の再活動をもたらすことも想定されている．
断層として処分施設を破壊するようなものは断層活動
の章に譲るとして，ここでは水理学的影響について扱
う．このような力学的プロセスを評価する上で必要な
特性として，岩盤の強度特性，変形特性，初期応力状
態があげられる．

評価指標の設定とデータ採取
　処分坑道工事は技術的にトンネル工事に準ずるもの
で，難易はあるものの全く施工できない条件は想定し
難く，施設の建設可能性にかかる指標をあえて設定す
る必要性は認められない．しかしながら，精密調査地
区選定段階においても，この段階で取得するべき長期
的安全性の確保を判断するためのデータについては，
その内容の十分さや取得の適切さを評価しておく必要
がある．
　広域的な応力場の変化が亀裂の再活動をもたらす可
能性についてはスウェーデンにおける地層処分の事業
者 SKB による立地調査である SR-Can に対する規制

側のコメント (SKI and SSI, 2008) において指摘され
ているところである．亀裂の浸透性について，現在の
応力場が強く影響しているといった認識が石油探査業
界では一般化しつつあり，浸透性を保持しうる亀裂は
臨界応力状態にあり，継続的に剪断すべりを生じる環
境下にあるものに限られるとされる ( 石油技術協会，
2004)．このことから，2 次鉱物の充填により浸透性
を失った亀裂が応力場の変化によって浸透性を回復す
ることがあるが，この場合回復できる亀裂は臨界応力
条件を充たし，剪断すべりが起こりうる特定の方向性
を持つものに限られるとされている ( 石油技術協会，
2004)．
　このように亀裂の浸透性に応力場が深く関わってい
ることから，処分地の初期応力状態を把握することは
きわめて重要であるといえる．ボーリング孔を用いた
局所的応力測定法として，オーバーコアリング時の
ボーリング孔内のひずみ計測による応力解放法，ボー
リング孔内の水圧を上昇させて孔壁に引張破壊を発生
させたり，亀裂の再開口を起こさせる水圧破砕法，機
械的システムによって孔壁に応力を載荷する固体圧破
砕法などがある．たとえば，SR-Can での Forsmark
地域の調査では，オーバーコアリング法と水圧破砕に
よる初期応力の調査が実施されている ( 図 2.3.1-1)．
　また，地震の発震機構は応力状態に影響されること
から，調査地域の微小地震観測も応力変化の指標とし
て有効である．フィンランドではオンカロと呼ばれ
る地層処分を目指した地下実験施設の建設に先だつ 2
年前に微小地震観測ネットワークを 6 ステーション
から開始して 2009 年までに 14 ステーションに増や
して実施している．これは地層処分場に向けた地下実
験施設建設地域のまだ乱されない状態の微小地震活
動のベースラインを得るためのものである＊ (Posiva, 
2010)．
　いずれにせよ，これらの議論には応力と変形・破壊
特性のデータが必要であり，具体的には応力，一軸圧
縮強度，弾性係数，ポアソン比，粘着力，内部摩擦角，
引張強度，弾性波速度といったデータの取得が必要と
される．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　これらのデータはサイト固有の物性値であり，岩盤
の空間的な広がりに応じた不均質性を考慮する必要が
ある．したがって，地質構造を考慮してできるだけ多
くの試料を測定することが望ましいが，一般的に力学
試験は時間を要する上に物性に異方性があり，十分な
データを限られた時間内で適切に取得することが難し
いこともある．岩石の異方性の程度が物性によって異



図 2.3.1-1 Forsmark ( スウェーデン )
でのボーリング孔を利用した岩盤応力測
定例．(SKB, 2006 を簡略化 ).
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なり，その相互関係についても少しずつ明かにされて
いる ( たとえば林ほか , 2003)．このような性質を利
用して，比較的簡便に異方性が確認できる試験を事前
に実施して，それを踏まえて異方性を考慮した時間を
要する物性試験を効率的に実施することも考えられ
る．
　初期応力状態の把握は処分施設建設に先行する地下
実験施設建設のさらに前の段階で実施すべきことであ
るが，地層処分事業で先行する各国で必ずしも満足の
いくデータが取得されていないのが現状のようであ
る．スウェーデンでは SR-Can の段階では，測定がう
まくいったケースが少なく，サイト調査を完了するま
でにさらに測定を追加実施すべきことが規制側から
指摘されている (SKI and SSI, 2008)．フランスでは
処分施設の母岩とされる Callove-Oxfordien 層での
応力測定が一深度 (500m) でしかなされておらず，し
かもエラー巾が大きく施設の周囲に発達する EDZ の
広がりの評価に影響すると規制側に指摘されている
(IRSN, 2005)．応力測定をルーチン化して精度の良い

データを得るのは難しく，調査に際しては現場に合わ
せた事前の十分な計画と準備，細心の試験が必要とな
ろう．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　岩石物性や力学特性のデータ自体が，精密調査地区
選定段階において排除要件となることはない．しかし，
前述のように取得されたデータについては，試験の品
質保証も含め十分な妥当性の検討が必要である．

実際の評価にあたって参考となる知見
　既存文献中に数多く存在する一軸圧縮強度と他の物
性値を比較検討して相関関係を探る多くの試み ( たと
えば核燃料サイクル機構，1999) は，サイト固有の試
験体について十分な母集団が得られない場合の，統計
モデルとその母数についての参考として利用できるほ
か，サイト固有の特性を把握する上での手掛かりとし
て活用できよう．
　フィンランドでは Posiva がオルキルオトにおける



図 2.3.1-2 坑道周囲の掘削影響領域 (EDZ) の広がりを応力配置，岩盤区分，深度条件を変えて事前に予測することを堆積
岩の地下実験施設 (Bure，フランス ) で試みた事例 (IRSN, 2005 を簡略化 )．フランスの事業者 ANDRA は EDZ を連結性
が良く透水性の高い割れ目帯と連結性が不良で透水性の低い微細亀裂帯の 2 種に区分している．R は坑道半径．
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オンカロの建設に先だつこと 2 年の 2002 年から 6 ス
テーションでの微小地震観測網を設置して，2009 年
までに 14 ステーションで 3 軸加速度センサーによる
観測を実施している．観測される振動の殆どは，発破
など建設に伴う人工的なものであるが，その他に誘発
された微小地震が年数発程度含まれており，これを用
いて発震機構と応力，フラクチャー帯との関係が考察
されている (Posiva, 2010)．
　再冠水が遅く極度に乾燥した処分孔では，伸張応力
による肌落ち (spalling) が生じる可能性が指摘されて
いる．このように発破のダメージが小さい坑道でも伸
張応力による肌落ちが透過帯の原因となる可能性につ
いて，明かに除外されない限り考慮すべきであるとス
ウェーデンの規制当局は指摘している (SKI and SSI, 
2008)．
　フランスにおける事業者 ANDRA は，初期応力を
利用して，坑道周囲の EDZ の広がりを予測し ( 図
2.3.1-2)，実際の掘削データと比較しているが，規制
側はモデルの信頼性を確かめる情報としてこれを利用
している．フランスの規制当局は不飽和による岩盤の
性質の変化に注意を向けており，不飽和による側壁の
収縮と岩盤の水理学的ダメージについて事業者側と見
解を共有している (IRSN, 2005)．
　不飽和の物性値の変動については，熱物性において
スウェーデンの規制当局が指摘したところでもあり
(SKI and SSI, 2008)，先に記した肌落ちとも問題意
識を共有するものといえる．
　フランスでは処分地が堆積岩地域であることか
ら，事業者側は多孔弾性論を用いているが，規制側
は空隙が極めて小さいことから，完全な排水が困難

で間隙水が物理的に吸着 (physisorbee) している場
合の挙動やマトリクスが弾性的のみならず粘塑性的
(viscoplastique) にふるまう場合の検討も課題と考え
ているようである．また，熱応力の影響について処分
孔の近くに影響が限定されるという ANDRA の見解
を認めつつも確認のための補足的な試験が必要である
としている (IRSN, 2005)．熱応力の問題については，
スウェーデン規制当局も緩衝材が十分膨潤して反力を
ささえる前に処分孔周辺の熱破砕 (thermal spalling)
を招く可能性に同意するとともに熱破砕を評価する手
法を開発すべきとする国際的な外部評価の意見を提示
している (SKI and SSI, 2008)．
 
実際の評価にあたって残された課題
　不飽和岩盤の物性評価，熱応力の評価，特に地下実
験施設を利用した現位置での適用性評価が今後の課題
として重要である．また，堆積岩においては多孔弾性
論的扱いをより実体の挙動に近づけることが求めら
れ，このことが安全評価にどのように影響するかを検
討することも必要である．
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(2) 亀裂のモデル化手法

安全評価と亀裂のモデル化
　地下水流動シナリオに基づく地層処分の安全評価
は，廃棄体パッケージから生物圏までの地下水流動経
路の特定とその経路にそった核種移行遅延特性を反映
した核種移行計算を用いてなされる．多くの場合，計
算結果から被爆線量を求め，それを基に安全性が判断
されるが，代替指標と呼ばれるこれ以外の判断基準が
用いられることもある．
　いずれにせよ，地下水の流動経路の特定が鍵となる
が，地下水の流れかたは多孔質媒体を流れる時と媒体
中の亀裂 (fracture) を流れる時で異なる．そこで，ま
ず地下水流動において亀裂がどのように安全評価上扱
われるかを概観することにする．なお，ここでは亀裂
の語は割れ目の両側で変位を伴うもの ( 断層 ) も伴わ
ないものも指すこととする．亀裂はさまざまな分野で
扱われて，その関心は亀裂に存在する水，蒸気，油，
鉱物 ( 脈 ) であったりする．当然，共通する部分もあ
るが，分野に特化した部分もあり，ここでは，核種移
行の視点で亀裂のモデル化を扱い，必要に応じて他の
分野の成果も参照することとする．

亀裂のモデル化の事例
　代表的な事例として，スウェーデンにおける処分の
実施主体 SKB によるサイト選定のための中間報告で
ある SR-Can 報告から Forsmark 地域についての調査
を取り上げる (SKB, 2006a，b)．この報告はスウェー
デン規制当局がレビューを委嘱した国際レビューグ
ループから先端的で高い科学的水準とされており(SKI 
and SSI, 2008a)，事業者の報告書のみならずそれに
対する規制側の見解も参照できる点で好適な事例とい
える．この報告では表 2.3.2-1 に示すような複数の水
文地質学モデルが構築された．
　地域スケールモデルとして，連続体多孔質モデ
ル (CPM モ デ ル :Continuous Porous Media) と 等
価連続体多孔質モデル (ECPM モデル：Equivalent 
Continuous Porous Media) の 2 通りのモデルが構
築され，それをもとにモデルを複合させた詳細モデ
ルとして，個別亀裂ネットワークモデル (DFN モデ
ル：Discrete Fracture Network) と CPM を 組 み 合
わせたモデル，CPM と CPM を組み合わせたモデル，
ECPM と DFN を組み合わせたモデルの 3 通りが検討
された．それぞれの特徴とそれを用いたシミュレー
ション結果についての事業者自身の評価を表 2.3.2-1
にまとめる．
　事業者が地下水流動モデルを評価する上で着目し
た比較のポイントは，流動時間 (travel-time)，初期
ダルシー流速 (initial Darcy velocity)，パス長 (path 
length)，F 指数 (F-quotient) の 4 つの性能指標を用

いることであった．流動時間はキャニスタの位置から
地表に地下水が到達するまでの時間，初期ダルシー流
速はキャニスタの位置での地下水のダルシー流速，パ
ス長はキャニスタの位置から地表に地下水が到達する
経路の長さ，F 指数はキャニスタの位置から地表に地
下水が到達する経路に沿った核種移行の遅延因子にか
かる指数である．これらの性能指標のうち流動時間，
初期ダルシー流速，F 指数は性能評価コードの直接的
な入力として使用された．
　詳細モデルにおけるリポジトリスケールモデルで
は，個々のリポジトリからの核種の移行経路とし
て，処分孔壁亀裂 (Q1)，EDZ(Q2)，トンネル壁亀
裂 (Q3) の 3 タイプを想定した（SKB，2006b）．ま
た，DFN モデルにおいては，亀裂長と透水量係数
(transmissivity) との関係を無相関，相関，準相関
の 3 つの場合に分けたシミュレーションを実施した

（SKB，2006b）．
　シミュレーション結果は，以下の通りであった．
CPM/CPM にくらべ CPM/DFN のほうがキャニスタ
からの地下水のパスが水平的に遠くに届かず，直上
の地表に向かう傾向があり，地表への到達が早いな
ど性能指標は CPM/CPM にくらべ CPM/DFN のほう
が悪いシナリオになるとともに値のばらつきも大き
かった．DFN モデルの間では，Q1 のほうが Q2 より
も値のばらつきが大きい傾向がみられた．また，亀裂
長と透水量係数の関係では無相関および準相関の方が
相関よりも悪い結果を与えた．感度的には，亀裂を考
慮するかしないかの影響が最も大きく，亀裂長と透水
量係数の関係がそれに次ぎ，トンネルバックフィルや
EDZ の影響はそれらより小さいと評価された．ただ
し，トンネルバックフィルや EDZ の影響が小さいの
はこれらが処分場の大局的な動水勾配に対して直交す
るような配置を仮定しているためと考察された．した
がって，このような条件でない場合は異なる評価結果
となる可能性がある．
　地域スケールモデルでは，ECPM は DFN を基に作
成された等価な連続体モデルであるので，結局 DFN
の性質を反映して，上述のリポジトリスケールで
DFN と CPM を比較した場合と同様な傾向が ECPM
と CPM の間にも認められた．
　スウェーデン規制当局は SR-Can の評価において，
このような DFN モデルを用いて地質学的亀裂ネット
ワークモデルを表現すること，ならびに複数モデルを
検討することを高く評価した．その一方でさらに理解
を深めるべき課題を上げた (SKI and SSI, 2008b) が，
その中からサイト固有なものを除いて亀裂モデルにか
かる課題を取り上げると以下の通りである．
• 亀裂サイズと透水量係数の関係．
• 透水係数または亀裂密度の空間的不均質性．
• 構造の階層性．



表 2.3.2-1 SR-Can で用いられたさまざまな亀裂モデル例．SKB(2006b) による．

＊ SR-Can ではこのほかに二変量フィッシャー分布と二変量ビンガム分布を検討しているが，違いが小さいことと生成法が単
純という理由でこれを選択している．
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• 亀裂連結性に影響するその他の要因．
　亀裂のモデル化にかかる課題としておおよそここに
上げた項目で特に不足はなく，これらについて現状を
次に検討する．

個々の課題の現状
1)　亀裂サイズと透水量係数の関係
　SR-Can においては，亀裂サイズと透水量係数との
間は，1) ある値を中心に統計的なばらつきをもつ ( 無
相関 )，2) 対数線形関係に統計的なばらつきが重なっ
ている ( 準相関 )，3) 対数線形関係 ( 相関 )，の 3 通り
のケースを解析領域全体に一律に適用しているが，お
そらくこの問題においては，亀裂の実態解明を踏まえ
た透水量係数の検討が鍵となろう．これに関連して以
下にあげるような亀裂の幾何形状と透水性の関係など
多くの検討がこれまでなされている．
　幾何学的な亀裂開口幅の平均と，同じ流量を与える
平行平板の開口幅 ( 水理学的開口幅 ) の関係では後者
がかなり小さいことは古くから知られている (Brown, 
1987 など ) ところであるが，亀裂透水性が平均開口

幅のみならず開口幅の標準偏差にも支配されている
こと (Matsuki et al., 1999) や，結晶質岩を用いた亀
裂表面形状と亀裂開口幅の関係の解析からは亀裂開口
幅の標準偏差は亀裂サイズが約 1000mm となるとほ
ぼ一定となることが示されている ( 坂口ほか , 2002)．
数値シミュレーションによる仮想亀裂の亀裂開口幅と
透水性の解析では，最大から 1.5 桁程度までの亀裂開
口幅の長波長成分に亀裂透水性が殆ど支配されている
ことや，亀裂サイズと水理学的開口幅の間の対数線形
関係を認めることができる ( 松木ほか , 2001)．これ
らの関係を亀裂サイズと透水量係数の関係に取り込む
工夫など今後も発展する余地があろう．

2)　透水係数または亀裂密度の空間的不均質性
　空間的不均質性とそれにともなう不確実性の扱いと
して，確率論的なアプローチをとるのが一般的であり，
亀裂の統計的な発生 (realization) についてさまざま
な方法が試みられている．例として，亀裂方位につい
ては，一変量フィッシャー分布 (SR-Can ＊ )，亀裂サ
イズと亀裂密度については，べき乗則分布 (SR-Can)，



50

第 3 章　（2）亀裂のモデル化手法

フラクタルモデル (Tamagawa et al., 2002)，亀裂中
心の分布については，ポワソン分布 (SR-Can)，地球
統計学 (Tamagawa et al., 2002) があげられる．なお，
SR-Can(SKB, 2006a) によると，亀裂方位のモデルの
不確実性の重要性は亀裂中心の分布にかかるポワソン
分布や亀裂サイズ分布にかかるべき乗則分布に比べる
と副次的であるとされた．しかし，この判断の根拠と
なったシミュレーション結果は後述するようにアップ
スケーリングによってチャネル性が鈍されていること
が影響している可能性があるので注意が必要である．
おそらく，次の課題もそうであろうが，より複雑で計
算リソースを消費する方向にこの問題の解決は向かう
であろうが，最後に記すようにこれらのパラメータを
どのようにキャリブレートするかが鍵となろう．

3)　構造の階層性
　構造の階層性を亀裂モデルに反映することとして，
nested lognormal モ デ ル や mechanistically based 
model が上げられた (SKI and SSI, 2008a) が，その
具体的なイメージはつかみにくく，ここでは亀裂のサ
イズに関係した扱いについて事例に即して概観する．
大きな亀裂と小さな亀裂を別個に扱うことはしばしば
行なわれることで，たとえば SR-Can では大きな亀裂
を確定的 (deterministic) な亀裂として，小さな亀裂
を確率的 (stochastic) な亀裂として，両者を混合して
扱っているが，このような試みは地熱の分野でもなさ
れており，亀裂型貯留層のモデル化に成果を上げてい
る ( 手塚・渡辺 , 2002)．SR-Can に対する規制当局
のレビューでは，亀裂セットを識別して，それぞれに
ついて異なるサイズ相関を用いて統計的に亀裂を生成
すること (SKI and SSI, 2008a) が提言されたが，こ
れに関連して石油の分野には次の事例がある．
　Tamagawa et al.(2002) は亀裂を開口が大きく流動
に寄与する少数の亀裂と開口が小さく貯留に寄与する
多数の亀裂の 2 群に区分し，ボーリング孔壁電子画像
をもとに亀裂統計量をそれぞれの群について取得し，
それぞれの群について独立に亀裂をシミュレーション
により発生させ，これらを重ね合わせて ECPM モデ
ルに置き換えることをした．この際，亀裂開口幅と亀
裂密度の間にフラクタル性を仮定し，亀裂分布につい
てはそれぞれのセットについて地球統計学を適用し，
亀裂開口幅と亀裂サイズの比とバリオグラムのレンジ
を調節パラメータとすることで得た亀裂について，二
重空隙モデルでは説明が困難なデリバティブプロット
と良好な一致を得た．
　このような方向での階層性の認識には成因論的考察
が不可欠で，次項にもあるような地史的成因を踏まえ
た検討が必要となろう．

4)　亀裂連結性に影響するその他の要因
　ECPM モデルでは，統計的に発生させた亀裂は一
般的には三乗則によって等価な多孔質モデルに写すこ
とが多い (Tamagawa et al., 2002; 松木他 , 2001; 井
上他 , 2007 など ) が SR-Can のように，保守的であ
るとの理由によって経験則を用いる場合もある．ただ
し，亀裂を ECPM に写すことにより，透水係数テン
ソルとして流れの場を表現することはできても，物質
移行挙動に関して等価な分散テンソルを得ることは困
難で，長距離パスの破過についてチャンネル効果が
鈍されるとした (Ohman and Niemi, 2005; SKI and 
SSI, 2008a)．さらに ECPM の問題として，有効空隙
率の異方性が表現できずに，これも結果としてチャ
ンネル効果を鈍すという指摘がある (SKI and SSI, 
2008a)．
　交差する亀裂の成因が異なる場合，それに応じて亀
裂面の性状が異なる場合があると考えられるが，この
場合，当然亀裂ごとの保持因子も異なるはずで，亀
裂面方位に応じた保持因子のわりあてが提言された
が (SKI and SSI, 2008a)，そうであるならば亀裂面方
位の地史的成因を踏まえた検討もおそらく重要になろ
う．
　石油探査業界では，亀裂の浸透性に現在の応力場が
強く影響しているといった認識が一般化しつつあり，
浸透性を保持しうる亀裂は臨界応力状態にあり，継続
的に剪断すべりを生じる環境下にあるものに限られる
との指摘がある．このことから，2 次鉱物の充填によ
り浸透性を失った亀裂が応力場の変化によって浸透性
を回復することがあるが，この場合回復できる亀裂は
臨界応力条件を充たし，剪断すべりが起こりうる特定
の方向性を持つものに限られるとされた ( 石油技術協
会 ,2004)．この点に関しては，複数のエピソードを
経た塑性変形と既存の亀裂の再活性について新たなモ
デルの必要性を示した SR-Can に対する規制側のコメ
ント (SKI and SSI, 2008a) も同様な指摘であり，今
後の研究の方向性を示すものと言えよう．

亀裂のモデル化の今後の課題
　亀裂のモデル化についてはこれまでに記したように
多くの手法が複雑に組み合わせられて試みられている
が，その信頼性の向上には構築されたモデルパラメー
タのキャリブレーションが重要であり，そのための圧
力干渉試験やトレーサ試験などの原位置試験が必要で
あるとされている (SKI and SSI, 2008a)．同様な指摘
は石油の分野にもあり，統計的パラメータの不確実性
は圧力干渉試験などの動的な測定によって減ずるだろ
うとされている (Tamagawa et al., 2002)．今後 URL
を活用して，こういった課題に取り組む必要がある．
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第４章　地下水流等に関するサイト特性評価に関する
妥当性

（1）ボーリング調査

評価対象：地下水流の概要および地下水流が坑道等の
地下施設に悪影響を及ぼすおそれ
評価指標：地下水の水理特性および化学特性ならびに
水みちの存在状態

評価対象の概要
　概要調査では「対象地層等内に地下水の水流がある
ときは，その概要に関する事項（特廃法第７条１項）」
の調査が求められ，また「地下水の水流が坑道その他
の地下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（特廃法第７条２項）」を確認した上で精密
調査地区を選定するよう定められている．本節では，
これらを目的として行われる地表からのボーリング掘
削調査において評価すべき指標の具体的内容，指標の
根拠とすべきデータとその取得法，およびそれらに関
連する留意点等について記述する．
　概要調査段階の処分地深度付近を対象とする調査に
おいて地下水の流動を正しく理解するためには，調査
対象領域が含まれる広域的な地下水流動系の全体像を
理解し，広域地下水流動系の中での調査対象領域の水
理地質学的な位置づけを明確にすることが不可欠であ
る．広域地下水流動系は，一般的には山地域におけ
る降水による涵養に始まり平野部や沿海域における
流出で終わる，主として現在の陸域の地形・地質に
対応した水文循環（榧根，1973；水収支研究グルー
プ，1993 など）を基幹としているが，例えば石油・
天然ガスの生成・胚胎に関与する地下水のように深
度 1000 ｍオーダーの地質構造に関連した地下水（加
藤・梶原，1986；渡部ほか，2009）が関与すること
も少なくない．さらにはプレ－トの沈み込みのような
より大規模な地質セッティングに関連した地下水が関
与しうることも指摘されている（産総研，2007）．こ
れらは，空間的，時間的により高次の水文循環とみな
すことができ，現在の陸域の地形・地質に対応した水
文循環に比べてより緩慢な動きではあるが，10 万年
以上に及ぶ時間スケールを検討対象とする地層処分事
業における調査では，処分深度の地下水流動系と高次
の流動系との関与に関しても明らかにする必要があ
る．このような広域地下水流動系の全体像は，地層処
分想定深度付近までの孔井掘削調査だけではその一部
しか理解することはできず，地層処分想定深度よりも
十分に大きな深度領域に達するボーリング調査で取得
したデータに基づく検討を行って初めて一定の理解が
得られると考えられる．また，地下水の水理的性質だ
けでなく，その水質化学的，同位体化学的特徴や地下

水年代さらには生物化学的特徴等についても検討し，
それらの結果を総合して考察すること（例えば中井，
1986；Iwatsuki et al.，2001；島田，2005；風早ほか，
2007 など）が肝要である．
　地下水の流動を正しく理解するためのもうひとつの
重要な点は，地下水の主要な通路となる水みちの存否
およびその空間分布についての情報の取得である．地
層処分が想定される固結した地層中の地下水の運動
は，水理的に均質性が高い基質中における緩慢な移動
と，相対的に高い透水性をもつ割れ目などの連続開放
空間中における速やかな移動とに大別できる（例えば
小坂，1998）．後者の，地下水が局所的に集中して速
やかに移動できる空間は「水みち」と呼ばれ，地下水
が水みちを通る場合にまさに「水流」と呼ぶべき運動
をする．特に，堅硬な結晶質岩では基質の透水性が極
めて小さいため，地下水の流動は実質的には水みちに
支配されているといってもよい．それゆえ，水みちに
ついての情報の取得についても，概要調査の段階で不
可欠な実施事項であるといえる．
　実際にボーリング調査を実施する場合の基本的な留
意点として，以下の２点が挙げられる．第一は，地質
の層序・構造，岩石の種類・構成鉱物・化学組成，岩
盤の力学的・水理地質学的性質，地下水の化学的・生
物化学的性質など地質と地下水に関する多種類で大量
の情報を，必要な精度を確保しつつ効率的に取得する
ため段階的かつ合理的に実施することである（例えば
田中ほか，1996；宮川，1999；田中，2000；小出
ほか，2001）．第二は，取得すべき情報がボーリング
調査により人為的に擾乱されるリスクを予測したうえ
で，そのリスクが最小になるような手順と方法で実施
されることである（例えば小出ほか，2001；関ほか，
2007）．単一の孔井でこれらの条件の全てを満たすこ
とは実質的には不可能なので，概要調査段階では調査
の目的に応じた複数のボーリングによる調査を段階的
に実施することになる．
　概要調査段階におけるボーリング調査では，特廃法
第７条２項に定められた事項を調査することに加え，
ボーリング掘削に際して不可避的に生じる一定の人為
的擾乱に起因して，所要の信頼度の確保がより後の調
査段階では困難になると予想されるデータについて
は，そのようなデータの取得も含めて調査を実施する
ことが合理的と考えられる．本節では，この考え方に
基づいて記述した．

評価指標の設定とデータ採取
　地下水流の概要および地下水流が坑道等の地下施設
に悪影響を及ぼすおそれを評価するためには，地下水
の水理特性および化学特性ならびに水みちの存在状態
を評価指標とする必要がある．
　地層処分が実施される地下 300 ｍ以深の深度では，
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通常，地下水の流れは緩慢である．しかし，処分想定
深度付近を目指す坑道等の開削の進展とともに，出現
した人工空間には周辺岩盤から地下水が湧出する．そ
のため坑道等の浸水を防ぐために湧出する地下水を排
水するが，これにより坑道等の近傍の地下水位が一層
低下して周囲の動水勾配が増加し，さらにその周辺の
地下水が集水され地下水の湧出が加速される．実際に
は岩盤への止水グラウト工事により湧水量の抑制が図
られるものの，坑道等の掘削が深部に及ぶにつれて排
水すべき地下水の水量は増加する（例えば尾留川ほか，
2008）．また，坑道が破砕帯や開口亀裂などと遭遇し
た場合，桁違いに大きな流量の地下水が湧出すること
がある（例えば高橋，1965；魚住，1996；大津ほか，
2010；本島ほか，2010）．排水を必要とする地下水
の湧出速度が一定限度を超えた場合，処分施設の建設
作業の経済性が低下しさらには安全性がおびやかされ
る可能性がある．これらの現象には，岩盤の透水性や
地下水の間隙水圧に代表される地下水の水理特性およ
び地下水が局所的に集中して移流する「水みち」の存
在が深く関係しているため，概要調査段階のボーリン
グ調査では，地下水の水理特性と水みちの存在状態を
指標として設定する必要がある．
　地下水の水理特性と水みちの存在状態を指標として
用いる場合に，孔井掘削調査において取得すべきデー
タとして，断層や破砕帯の有無とその水理的特性，地
層や岩石の透水性に関与する組織・構造，間隙水圧や
透水性の深度分布，局所的に高い透水性をもつ水みち
の存在深度や空間的な広がり等が挙げられる．それら
のデータの取得手法としては，孔井掘削時の掘削流体
の逸水量の連続モニタリングに基づく逸水深度の把握

（鵜山ほか，2009），人為的擾乱を抑制したオールコ
アリングで取得した岩芯試料の観察結果に基づく高透
水部の推定（吉田ほか，1989），孔内カメラや孔内テ
レビュアーで取得した孔壁の連続イメージ観察結果に
基づく高透水部の推定（田中・宮川，1992；山崎ほか，
2001），流体電気伝導度検層（Tsang et al., 2003；
舟木ほか，2009）・孔内微流速検層（東，2000，関
ほか，2005）・VSP 検層（木口ほか，1995，1996；
塚本ほか，2010）などから推定される孔内における
地下水の流出・流入箇所の把握，代表的な地層の健岩
部や地下水の流入・流出箇所におけるダブルパッカー
を用いた孔内水理試験による間隙水圧および透水性の
測定（佐々木ほか，2003；関ほか，2006；竹内ほか，
2007）等が挙げられる．
　地下水流が坑道等の地下施設に悪影響を及ぼすもう
ひとつの可能性として，その化学的性質が原因となる
場合が考えられる．極端に高いまたは低い水素イオン
濃度や，腐食性ガスまたは腐食性に変化する可能性の
あるガスや溶存成分を多量に溶存する地下水が存在す
る場合，坑道等を構成するコンクリートや鋼製構造物，

あるいは人工バリアとしてのオーバーパックや緩衝材
等に腐食や溶食などの化学的な悪影響を及ぼす可能性
がある．また，地下水の水素イオン濃度，塩濃度及び
酸化還元環境によって，天然バリアの核種閉じ込め機
能が低下する可能性がある．したがって，概要調査の
ボーリングでは，地下水の化学特性を指標として設定
する必要がある．地下水の化学特性を指標として用い
る場合に必要となるデータとしては，pH，酸化還元
電位，溶存成分組成，溶存ガス組成，微生物の生物化
学的特性等が挙げられる．それらのデータの取得手法
としては，孔内の原位置深度において採取した地下水
試料を用いたガスを含む化学・生物化学分析（嶋田，
1987；岩月ほか，1998），ボーリング調査で得られ
た岩芯試料から抽出した間隙水を用いた化学・生物化
学分析（木方ほか，1999），孔内の原位置深度におけ
る水質測定（岩月ほか，1998；関ほか，2006）等が
挙げられる．
　地下水の流動状況をより正確に知るためには，地下
水の年代および同位体化学等に関する情報を取得して
検討する必要があるが，それについては別項（深部流
体の性質）で詳述される．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　データ採取にあたって考慮すべき基本的事項とし
て，以下の４点が挙げられる．①広域地下水流動系の
全体像を把握するための最適な掘削地点・深度の設定
と段階的・合理的な掘削調査の展開，②広域地下水流
動系の全体像を把握するために十分な深度をもつボー
リングの実施，③調査に伴う人為的擾乱の低減と擾乱
程度の評価，および④物理探査手法との密な連携のも
と代表的孔井における物理探査手法のコントロールポ
イントとしての調査の実施．
　概要調査段階のボーリング調査では，例えば岩盤の
物性，力学特性や応力状態に関する知見の取得なども
その目的として挙げられるが，水文・水理地質特性，
地化学特性，熱特性等，広義の地下水流に関する知見
を得ることがその主要な目的であるといえる．ここで
は，地下水流に関する知見を得ることを主眼とした
ボーリング調査における留意点を述べることとし，他
の目的のために考慮すべき事項については，それぞれ
の項目を参照されたい．
　また，最近ではボーリング調査の計画，掘削時に遭
遇する逸水，水理あるいは地化学的調査結果の品質管
理等に関して，研究成果や経験事例をエキスパートシ
ステムとして統合する試みが実施されている（日本原
子力研究開発機構，2011）．

＜最適なボーリング地点・深度の設定と段階的・合理
的な展開＞
　概要調査段階のボーリング調査では，広域地下水流
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動系の中での調査対象領域の位置づけおよび調査対象
領域における主要な水みちの存在状態の把握ができる
ような，ボーリング地点の選定と掘削深度の設定をす
る必要がある．
　ボーリングは複数年次にわたって段階的に実施する
ことにより，地下の状況を漸次明らかにしていくとと
もに，実施したボーリングから得られた情報を有効に
活用して以降のボーリングの掘削地点や深度などを決
めていくことで，合理的に実施する必要がある（例
えば松井，2007；操上ほか，2008）．初期のボーリ
ングにおいては，周辺地域での既往の掘削調査結果
や，地表地質調査，空中写真，衛星リモートセンシン
グ等の資料を活用し地質構造や断層の分布等を推定
してボーリングの計画を策定する（例えば越谷ほか，
1991）．概要調査の進捗にしたがって，各種の物理探
査手法等が実施されることとなるので，それらの調査
結果が得られ次第より高い確度で地下の状況を推定し
たうえで，掘削地点や掘削深度を決定することとなる

（例えば三枝ほか，2007）．なお，ボーリング調査では，
岩盤の物性，力学特性や応力状態に関するデータの取
得も目的に含まれるため，そのために必要な条件も満
たすように地点・深度を展開する必要がある．岩盤の
物性・力学強度については，別項（第 3 章（1）岩石
物性・力学特性）で詳述される．

＜十分な深度をもつボーリング調査の実施＞
　調査ボーリングの掘削深度を処分想定深度に限定さ
せてはならない．本節の冒頭に述べたとおり，地層処
分対象深度付近における地下水の流動状況を正しく理
解するためには，広域的な地下水流動系の全体像を理
解した上でその中での処分想定空間の水理地質学的な
位置づけを行う必要がある．広域地下水流動は，現在
の陸域の地形や地質構造に支配された水文循環を基幹
としつつも，より深部に存在するより長期の時間ス
ケールで運動する水文循環が関係している可能性もあ
る．そのような運動の緩慢な深部の地下水として，油
田地域などの地下１～２km 以深に存在する静水圧よ
りも数 10％高い「異常間隙水圧」をもつ地下水が挙
げられる（大木ほか，1992）．異常間隙水圧をもつ地
下水が賦存する地域の地表部には油や可燃性ガスを伴
う高塩濃度の地下水の湧出が認められることがあり，
地下深部の異常間隙水圧領域から上昇して地表に到達
した地下水と考えられている（新谷・田中，2009）．
地下深部に異常間隙水圧をもつ地下水が存在する場
合，その成因によっては一般的な広域地下水流動に加
えて地下深部から地上に向かう地下水の流動も考慮す
る必要が生じるため，地層処分に際しての地下水移行
シナリオが大きな影響を受ける．したがって，異常間
隙水圧の存否や存在状態に関する情報は概要調査段階
で取得すべき重要事項のひとつである．地下深部が異

常間隙水圧状態になっているか否かを確認するために
は，処分想定深度と比べて相当程度深い孔井を掘削し，
間隙水圧データをはじめとする水理地質学的・水質化
学的データを直接取得することが望ましい．

＜人為的擾乱の低減と評価＞
　孔井掘削では圧力を加えた掘削水を用いることが普
通であり（長縄，2006），また貫通した掘削孔が地下
水の流路となりうることなど，調査行為自体が観察対
象である地下水流動系に影響を与える，すなわち人為
的擾乱を発生させることが避け難い．孔井掘削調査に
よる人為的擾乱は，地下水の水理特性，化学特性およ
び水みちの存在状態のいずれについても生じうる．人
為的擾乱を抑制するためには，計画段階において掘削
時に遭遇しうる様々な状況を想定した上で，実施段階
においては擾乱を抑制するために必要と判断される対
策を適宜実施する必要がある．この際，当初の計画を
柔軟に変更できるような運用体制で臨むことが肝要で
ある．特に，対象地域の調査の初期段階での調査孔井
の掘削や新たな深度領域での初めての掘削は，地下施
設の建設というより大きな人為的擾乱が発生する以前
の状態でのデータ取得が得られる機会であると同時
に，その時に与えた孔井掘削等の調査による擾乱はそ
れ以降の調査にも継続して影響を与える可能性がある
ため，擾乱の抑制に最大限の努力を注ぐ必要がある．
また，調査段階が進み地下空間に対して加えられる調
査行動が累積していくとともに，採取データに対する
人為的擾乱の影響は増大こそすれ低減することはな
い．したがって，概要調査段階での孔井掘削による地
下水についての調査では，より進んだ調査段階で必要
となる種類と精度のデータを採取しておくことが肝要
である．また，取得したデータに人為的擾乱が認めら
れる場合は，擾乱の程度を評価する必要がある．
　ボーリング調査が近傍地層にあたえる人為的擾乱を
少なくするためには，掘削水には物理的・化学的性質
が安定しておりかつ調査深度の地下水の水質に近いも
のの使用が推奨される．掘削水としての泥水の使用
は，それが岩盤の透水性を低下させる方向で作用する
こと，あるいはまた地下水の水質を変化させるリスク
をもっておりかつその評価が簡単でないことから，可
能であればそれを避けたい．ただし，孔壁が脆弱な場
合の安定性維持やガス濃度の高い地下水が湧出する地
層の掘削における暴噴防止等の合理的な必要性がある
場合の使用はやむを得ない．掘削後，水理水頭が異な
る深度間が孔井により水理的に連絡すると，高水頭の
地下水が低水頭の地下水賦存部に混入して地下水の化
学的性状を乱すおそれが高い（関ほか，2007）．その
ため，合理的な水理区画機能をもった孔内観測装置の
建て込みあるいは埋め戻し措置など，水質が異なる地
下水が孔井を通じて連絡・混合するリスクを低減させ
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るために必要な措置を，掘削終了後できるだけ短時間
のうちに実施する必要がある．多深度の水圧観測装置
等を設置する場合は，水頭の異なる箇所同士が水理的
に連絡することのないようなパッカー配置ないし止水
施工をすべきである．埋め戻しをする場合は，孔口付
近や浅所までのみの危害防止・原状回復措置だけで終
わらせることなく，孔口から孔底に至る全深度区間に
おいて難透水性の充填物を用いるなどして確実な止水
施工を実施し，掘削孔が地下水の連絡通路となるリス
クを断つ必要がある．
　人為的擾乱を可能な限り低減させて高品質のデータ
を取得するための具体的な留意点を，調査手法ごとに
以下に記す．
　掘削時の掘削流体の逸水箇所と逸水量データについ
ては，孔内への送水量と孔内からのリターン水量をリ
アルタイムでモニタリングし，逸水の量と発生深度を
正確に把握する（鵜山ほか，2009）．リアルタイムで
の逸水量モニタリングは，高品質の化学分析に供する
原位置地下水試料を採取するタイミングを決断するた
めにも必要不可欠である．ただし，泥水掘削において
形成された泥壁の事後の剥離，急傾斜の高透水部と孔
跡が並走している状態での事後の孔壁崩壊の発生など
の場合は，逸水が発生したときの掘進深度と高透水箇
所の深度とは必ずしも一致するとは限らない点に留意
すべきである．
　全深度にわたり擾乱のない岩芯試料を全量回収する
ためには，熟練したオペレーターによる通常のボーリ
ングよりも抑制した速度での掘進を行い，掘進そのも
のの安定性を高めるとともに異常な状態になった際に
速やかに対応できる体制で掘削する必要がある．一般
的な地質条件で行われる掘削の場合，全深度に対する
コア回収率は 100％に近くなるのが普通である．断層
や破砕帯などの劣悪な地質状況でないにもかかわらず
コアの回収率が低い場合は，掘削技術に解決すべき課
題がある可能性が高い．適切な掘削の中でコア回収に
問題が発生する箇所は，断層や破砕帯など水理地質学
的に重要な部分であることが少なくない．それゆえ，
コア回収に失敗した部分は，孔内カメラや超音波画像
検層等により水みちとなりうる開放空間の有無や程度
を特に詳細に観察する必要がある．さらに，掘削流体
の逸水・湧水データとも突き合わせて，水みちの可能
性の有無を検討する．
　孔内カメラで孔壁の連続イメージを取得する場合，
孔内洗浄を入念に行い，孔内水が清澄であることを確
認して実施する．泥水掘削孔において孔内テレビュ
アーを用いる場合，孔径や孔内水の性状に適合した
周波数・出力の超音波を使用する必要がある（山崎，
2001；木谷・手塚，2002）．孔内状況に適合した仕
様の検層機器を使用しなければ孔壁の観察は困難にな
る．

電気伝導度検層や孔内微流速検層で地下水の流出・流
入箇所を探索する場合，高透水部の水頭と検層条件に
より与えられた水頭がバランスして流れがゼロになる
ことにより捕捉不能が生じるリスクが存在する．それ
を避けるためには，異なる揚水速度によりいくつかの
孔内水頭を与え，それぞれの水頭での検層を実施する
ことが有効である（関ほか，2005）．これらの検層では，
地表から孔底まで全区間の一斉検層のみだと，圧倒的
に優勢な透水区間が存在した場合に他の小規模な透水
性区間の信号が読み取れなくなる可能性がある．掘進
工程を複数区間に分割して，掘進が区間の先端に到達
するごとに検層を繰り返す方法を採れば，優勢な透水
部が深部にある場合には，より浅部の透水部の捕捉に
問題が生じる可能性を低減できる．VSP 検層も水み
ちの探索に有効だが，原理的に急傾斜の開放空間に対
する感度が低い点に留意する．調査対象ごとにそれぞ
れの検層手法の適用特性に違いがあるので，複数の手
法を組み合わせて実施することにより，対象孔井の水
みちを一層確実に捕捉することが可能になる．
　代表的な地層や地下水の流入・流出箇所におけるダ
ブルパッカーを用いた間隙水圧の測定では，孔井が貫
通した複数の水理地質学的ユニットの全てについて，
データを取得する必要がある．相対的に大きな深度区
間を採用した全ての深度を対象とする悉皆的な測定か
ら開始し，異なる水理水頭をもつ兆候が得られた区間
については区間を分割してより小さな区間の水頭を測
定することを繰り返すことで，全深度にわたる水理水
頭分布のより正確な把握ができる．
　掘削流体の逸水モニタリングや電気伝導度検層・孔
内微流速検層等による地下水の流出・流入箇所の探索
結果から優勢な水みちの存在が予想された箇所につい
ては，その全てを対象にダブルパッカーを用いた透水
性・水理水頭と水質の測定を実施することが望ましい．
それが困難な場合，少なくとも，水理地質学的に共通
性を持つと判断される水みち群のそれぞれについて代
表的なもの全てを測定すべきである．透水性の測定手
法としては，大きな測定レンジで正確なデータが取
得できるシーケンシャル水理試験（竹内ほか，2007）
が推奨される．多孔質媒体とみなした地層については，
岩芯試料を用いて実験室で行う透水試験（例えば高
橋ほか，1998；林ほか，2003；佐々木ほか，2003）
の結果と，ボーリング孔内での水理試験により得られ
る透水性データとを比較することが望ましい．両者に
明らかな差を認めた場合は，多孔質媒体とする前提や
透水性亀裂の分布状態等についてより詳細に検討する
必要がある．
　地下水の溶存成分組成データは，地下水の起源や水
質の形成過程さらには広域地下水流動システムの検討
に用いられる．そのデータは以下に述べる孔内の原位
置で採取された地下水を分析して取得できる．



図 2.4.1-1　孔井が異なる水理水頭をもつ地下水の胚胎領域
を貫通した場合に，孔井を通じて発生する地下水の移動・混
合の模式図 .

（a）深部の地下水の水頭が浅部の地下水の水頭よりも高い
場合，孔井を通じて深部の地下水が浅部に流入するため浅部
の地下水が「汚染」される．孔井内の水柱の圧力は浅深両地
下水の間をとる．（b）上記と反対の場合．
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化学・生物化学分析を目的とする原位置での地下水採
取にあたっては，その原位置性を損なうことのないよ
う多面にわたる注意が必要である．原位置性を損なう
理由のうち最大の可能性があるのは，掘削流体の混入
である．掘削流体の混入程度を評価するために，掘削
流体には予め蛍光染料や無機試薬等のトレーサーを混
入させて一定の濃度に調整しておき，得られた地下水
試料中のトレーサー濃度を測定し，掘削流体の混入程
度を評価する（Kloppmann et al., 2001；柏谷ほか，
2010）．実際には，原位置地下水試料を揚収する前に，
掘削流体等の混入した地下水を排水するための連続揚
水作業（予備排水）を行うが，その際にトレーサー濃
度を経時的に測定し，許容しうる一定水準まで低下し
たことを確認したうえで原位置地下水試料の採取作業
を行う．パッカー区間内や採水ツールス内部の体積，
いわゆるデッドスペースに対する予備排水総量の倍率
をもって品質管理をする考え方があるが，孔井により，
また同一孔井であっても深度や孔内構造の違いにより
一定品質に到達する倍率に違いがあることが普通であ
るので，一概に決めることはできない．トレーサーは
その種類によって鉱物への吸着性や分解速度等に差が
あるので（田中・細谷，2008；亀海，2009），複数
のトレーサーを用いることが望ましい．
　掘削流体は，掘削ビットの冷却と掘削屑の地上への
揚収を目的として注入されるため，通常その圧力は孔
井近傍の地下水の水理水頭よりも高い状態に維持され
る（長縄，2006）．そのため掘削中に優勢な水みちと
遭遇した場合は，多くの場合，掘削流体が水みちの中
へ注入される現象，すなわち逸水が発生する．した
がって，高品質の原位置地下水試料を取得する観点か
らは，逸水が発生した場合は速やかに掘削作業を中断
して原位置地下水採取作業に移行することが肝要であ
る．それが困難な場合，掘削から原位置地下水採取ま
での時間をできる限り短くする必要がある．掘削流体
の混入程度は地下水試料中のトレーサーの混入率に基
づいて評価できるが，ひとつの孔井が異なる水理水頭
をもつ複数の地下水ユニットを貫いている場合，掘削
から原位置地下水試料採取までの時間経過に伴い，高
水頭の地下水が低水頭の地下水に混入していく（関ほ
か，2007；図 2.4.1-1）．その混入程度は両者の化学
組成が既知であってはじめて算出できるが，通常，低
水頭側の地下水の水質は不明なため実質的には評価が
難しい．それゆえ，異なる地下水ユニット相互の混合
現象は，極力防止する必要がある．
　原位置深度での水質測定については，大気雰囲気
の影響を受けやすい酸化還元電位（Grenthe et al.，
1992）や脱ガスにより変動しやすい pH などのデー
タの取得が特に望まれる．原位置での水質測定は，通
常，原位置地下水採取用ツールスの編成に測定装置を
組み込むなどして実施される（岩月ほか，1998）．そ

れが困難な場合は，原位置採水の予備排水過程におい
て地上に設けた大気非接触ライン中で測定する．その
場合，減圧による溶存ガス成分の分離や僅かな大気の
混入により原位置での値と異なるデータになるリス
クがあることに留意する（関ほか，2004；岩月ほか，
2009）．酸化還元電位は，電極を用いた測定機による
測定結果だけでなく，原位置条件で採取した地下水試
料を用いて無酸素雰囲気の中で定量された酸化還元イ
オン種濃度に基づいて酸化還元電位を算出し，両者を
比較して品質を評価することが望ましい（Degueldre 
et al.，1999）．
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　原位置地下水試料の取得が困難な場合，岩芯試料を
圧縮して間隙水を抽出し，化学・生物化学分析や年代
測定に供することがある．圧縮に際して，地下水に相
当する水を抽出するには，それに適した圧力範囲があ
ることに留意する．抽出に供する試料はコア回収後速
やかに無酸素雰囲気下に置かれ，無酸素雰囲気下で輸
送，保管されなければならない．コア試料の外側は大
気の影響を受けやすいため，外側を除去して得た芯
の部分のみを抽出対象とする．抽出作業も無酸素雰
囲気の中で行う必要がある（木方ほか，1999；馬原
2002；寺本ほか，2006）．

＜物理探査との連携およびコントロールポイントとし
ての位置づけ＞
　概要調査における孔井掘削調査では，地震探査に代
表される物理探査手法（例えば塚本ほか，2010）を
用いた調査とも連携して，ボーリング地点・深度の選
定や掘削調査の段階的な計画立案を行う必要がある．
この際，代表的な孔井については，物理探査的調査手
法のコントロールポイントとしての役割を果たす必要
がある．なお，物理探査的な調査手法の詳細について
は，技術資料 2007 年版（産総研，2007）参照のこと．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　評価指標を判定する際には，判定に用いた個々の
データの品質とその判定に及ぼす影響ならびに判定分
野および空間領域ごとの判定の確からしさの範囲につ
いて考慮すべきである．
　指標の判定に際しては，判定に用いるデータの品質
評価を行い，取得されたデータが所要の品質をもつこ
とを確認したうえで，判定を行う必要がある．透水性，
間隙水圧，地下水の化学的性質などは，評価指標を構
成する重要な調査項目である一方，測定条件によりそ
の品質が大きく左右されるので特に注意が必要であ
る．取得データの品質の評価にあたっては，個々の手
法の範囲内で行う検討と，異なる手法で得られたデー
タの相互比較をもとにそれらの整合性に留意して相互
補完的に検討する方法の両者を併用することが効果的
である．
　判定に用いた個々のデータの品質が所要の水準を満
たすものであったとしても，それが判定全体の確から
しさを担保するわけではない．判定の対象である水理
地質構造は，自然の造形ゆえ随所に不均質性や不連続
性を有している（例えば三枝ほか，2003；三枝・澤
田，2003）．一方，判定に用いられるデータは，その
取得に際して種々の制約を受けているため，対象の不
均質性や不連続性に対して十分ではないことが普通
である（例えば登坂，2003）．特に，水理地質構造上
重要な働きをすることが多い断層，破砕帯，褶曲軸面
などの地質構造は，同時にまた，同一面内やその近傍

での水理地質学的な不均質性や不連続性が存在する可
能性が高い（例えば Caine et al.，1996；石井ほか，
2006）．調査対象領域にこうした構造が認められた場
合は，実際に取得したデータがそれら重要構造の性質
を真に代表するものかどうかを十分に考察する必要が
ある．取得データのみでそうした重要構造の全体像が
把握しきれていない可能性がある場合，判定分野ごと
あるいはまた判定対象の空間領域毎に判定の確からし
さに違いが存在することを認識した上で，以降の調査
に反映させる必要がある．

実際の評価にあたって参考となる知見
＜異常間隙水圧についての知見＞
• 油 田 地 域 で 認 め ら れ る 異 常 間 隙 水 圧： 真 柄

（1966），白石（1972），河井（1973）
• 泥火山における異常間隙水圧：田中（2009），石

原・田中（2009）
＜原位置での地下水採取法について知見＞
• 種々の原位置地下水採取法：岩月ほか（1998）
• マルチパッカー方式による原位置地下水採取法：

井岡ほか（2007）
＜水みちの探索手法についての知見＞
• ハイドロフォン VSP による調査法：木口ほか

（1995），（1996）
• 電気伝導度検層による調査法：舟木ほか（2009）
• 孔内微流速検層による調査法：関ほか（2005）

＜透水性および間隙水圧の調査法についての知見＞
• 透水性亀裂の観察法：杉山ほか（2003）
• 岩盤の透水性・間隙水圧の測定：竹内ほか（2007）
• 岩石コアの透水性の測定：高橋ほか（1998），林

ほか（2003）
＜地下水の化学特性の調査法についての知見＞
• 原位置での水質測定：岩月ほか（1998），井岡ほ

か（2007）
• コ ア の 間 隙 水 を 用 い た 水 質 分 析： 木 方 ほ か

（1999），寺本ほか（2006）
＜掘削調査に伴う人為的擾乱の抑制についての知見＞
• アンダーバランス掘削：長縄（2006）
• 無菌脱酸素掘削：伊藤ほか（2008）

実際の評価にあたって残された課題
・コントロールボーリング
　通常のボーリングは地上の掘削リグからほぼ鉛直方
向に掘削されるが，コントロールボーリングにおいて
は，意図した方位と傾斜に向けて斜方ないし水平方向
に掘削される（長縄，2006）．この特徴を生かして，
急傾斜の構造，例えば特定の断層や水みちを貫通させ
てその水理的性質を正確に調査するなどの活用ができ
る．しかし，孔が緩傾斜ないし水平であるために掘削
に際してジャミングしやすい，孔内調査に特殊な機器
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が必要などの欠点がある．コアリングや各種の孔内検
層を安定して効率的に行えるようになることが課題と
して残されている．
・無菌無酸素ボーリング
　掘削水に脱酸素水を用いるため地下水試料の酸化
変質が抑制され，また滅菌処理水を用いるため生物
化学的擾乱が抑制される．そのため，掘削水中の生
物化学的検討に用いる岩芯や高品質の水質分析用地下
水試料を得るために有効な掘削法である（伊藤ほか，
2008）．概要調査での活用が期待される掘削方法だが，
実施事例が少ないため種々の掘削条件下での実績を蓄
積する必要がある．
・掘削流体の地層中への圧入を低減する掘削技術
　現状の掘削では掘削水の圧力は周辺地層中の間隙水
圧よりも大きくすることにより掘削屑を地表に回収し
ている．この方式だと掘削水は原理的に地層中に圧入
される．それにより地下水の水質が乱される，また掘
削に泥水を使用する場合は地層の透水性が低下するリ
スクが避けられない．石油開発分野で一部実用化され
ている（長縄，2006），掘削水の圧力が地下水の圧力
を上回らないで掘削できる技術が，地層処分の調査分
野でも適用されることが望ましい．
・ガスに富む地下水の着実な原位置採取法
　第三系を母岩とする地層中の地下水などには，飽和
濃度に近いガスを溶存するものがある．そうした地下
水を採取する場合，わずかな圧力低下が気液分離を引
き起こすとともに，生じた気相が圧力の低い側へ選択
的に移動することから，得られた試料が原位置でのガ
ス濃度を正しく示さない例がある．ガス濃度の高い地
下水の原位置性を損なわずに試料採取できる方法の開
発が課題である．
・酸化還元電位測定の信頼性の向上
　酸化還元電位は，地下水の化学性を特注づける重要
な指標のひとつであるが，その正確な測定法が確立さ
れているとは言えず（岩月ほか，2009），今後の課題
となっている．
・掘削調査プログラムを現場状況に即して柔軟に変更
できる運用
　通常，掘削調査では掘削調査開始前に決定された仕
様は，トラブル対応等のやむを得ない場合にしか変更
が許されないことが普通である．当該調査地域あるい
は調査深度領域において端緒となる掘削調査では，地
下の状況を推定するためのデータが乏しいため，掘削
開始後に予想外の状況に直面する可能性が高い．しか
しそのような孔井こそ，擾乱を抑制した掘削と試料採
取が必要とされる孔井である．乏しい事前データから
できる限り人為的擾乱を抑制した掘削と試料回収を行
うためには，現場で遭遇する状況に即して当初仕様を
都度変更できる柔軟な運用を行うことが肝要である．

（2）水文調査

評価対象：地下水流の概要
評価指標：地下水の水理特性および化学特性ならびに
水みちの存在状態

評価対象の概要
　概要調査段階においては地下水の水流の概要に関す
る事項（特廃法第７条１項）を，また精密調査地区の
選定段階においては，地下水の水流が坑道その他の地
下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（法第７条２項）を示すこととなっている．本節
では，これらを目的として行われる水文調査において
評価すべき指標の具体的内容，指標の根拠とすべき
データとその取得法，およびそれらに関連する留意点
等について記述する．
　水文調査が依ってたつ水文学は，地球上の水の存在
状態や運動様式を水の循環の観点から研究する学問分
野である（例えば榧根，1986；丸山・石川，1999）．
そのため，本来その対象は降水や河川水だけでなく地
下水や海水も含まれ，手法としても孔井を掘削して実
施する地下水調査も含まれるが，本節では主として地
表および既存の井戸を対象とした水文学的手法による
調査について記述する．新たに孔井を掘削して実施す
る地下水調査については，別途「孔井掘削調査」の項
にて詳述される．
　概要調査における水文調査は，調査の各段階で少し
ずつ異なる目的と意義をもつ．調査の初期段階では，
地表調査のステージで地下水の水理特性や化学特性に
ついての情報を取得し，引き続き実施される孔井調査
の掘削地点の選定作業に有用な情報を提供する．掘削
調査の段階では，孔井掘削によって得られる特定地点
の深度方向のデータと，主として表流水系沿いに展開
される水文調査から得られる面的広がりをもつ情報と
を総合することで，地下水流の概要に関するより正確
な理解が期待される．さらに，概要調査段階とそれ以
降の段階を通じて水文調査を継続することにより，掘
削調査や地下施設の建設工事の進捗に伴って人的擾乱
を受けて変化して行く可能性が高い地下水流の状態
を，初期状態（ベースライン）と比較して把握するこ
とが可能となる（例えば Simpton et al., 1996）．

評価指標の設定とデータ採取
　地下水流の概要を評価するためには，地下水の水理
特性および化学特性ならびに水みちの存在状態を評価
指標とする必要がある．その理由は別途「孔井掘削調
査」の項にて詳述されるので本項では重複を避ける．
ここではまず，地表での調査活動である水文調査を通
じて，どのようにして地下水の水理特性，化学特性あ
るいは水みちに関する情報が得られるのかを述べる．
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　地表での水文調査は，降水，表流水（河川・湖沼水），
湧水，既存の井戸等を対象として実施される．このう
ち，表流水を対象とする調査は，表流水系に沿って面
的な展開ができる，水量の流下変化の観測から表流水
系と地下水系との水の交流関係を知ることにより地下
水流動系の水理特性に関する情報を取得できる，水系
に流入する湧水の水質を観測することにより地下水の
化学特性を推定できる，同位体水文学的な手法により
涵養域や涵養年代の推定ができる等の特徴をもつ（例
えば榧根，1989）．湧水の調査では，主として浅層の
地下水の水質情報を得ることができるが，地下深部に
異常間隙水圧（静水圧よりも相当程度に高い間隙水
圧；真柄，1966；田中，2009）を有する地下水が存
在する場合には，そのような地下水の水質情報やそれ
が湧昇してくる水みちに関する情報も得ることができ
る．既存井戸の調査からは，井戸の深度や構造に応じ
て様々な深度の地下水の水質や水理に関する情報を取
得できる．降水の調査からは，流域の水循環の開始時
点での水質情報を得ることができる．
　水文調査では，調査対象ごとにデータの取得方法に
特徴があるため，以下では，降水，表流水，湧水，既
存井戸に分けて，それぞれデータの採取法について述
べる（産総研，2007；関，1987；2003 などによる）．
なお，これらの手法の適用に際しては，個々の調査地
域の地形や水系の発達パターン，水理地質構造等の違
いに対応して最適な仕様．組合せを用いる必要がある．

＜降水＞
　降水の調査では，調査対象地域の面積や地形，季節
風の卓越方向等を考慮した上で，面積降水量の計算を
相応の確度で実施可能な密度で代表的な地点を選び，
調査地点とする．各調査地点に雨水を採取可能な雨量
計を設置し，降水量の空間分布を複数年にわたって測
定する．雨量データとしては，自治体や国交省などの
データも活用するとともに，長期間の継続観測が行わ
れているそれらのデータと，新たに取得したデータと
のクロスチェックを行い，計測値の精度や代表性につ
いての検討を行う．得られた地点降水量を面積降水量
へ換算する際には，等降水量線法やティーセン法（例
えば高瀬，1978）などを用いる．山岳地域では，山
陰効果が現れることが多いので，雨量計の設置に際し
ては卓越風向に対する斜面の向きや微地形の影響に留
意する．降水の水質データとしては，月別あるいは季
節別に降水試料を取得し，溶存成分組成および酸素水
素同位体組成を分析し，降水の起源や高度効果等を検
討する．

＜表流水＞
　表流水の調査は，河川の一定区間を対象として同一
の流出条件の下での水量や水質の流下変化を明らかに

するための水系調査（例えば関，1987；2003）と，
定点で継続的に水質や水量の変化を追跡する調査とに
分けられる．
　水系調査において地下水の水理特性，化学特性，水
みちの存在状態についてのより多くの情報を取得する
ためには，調査の場所，時間，測定・分析項目に関して，
以下の諸点に留意する必要がある．まず，調査対象と
する水系を選ぶ際，調査地域の地質の一般構造を横切
る水系，特定の地質体分布域内を流下する水系，断層
や褶曲軸など特定の地質不連続部分を横切る水系など
を適宜組み合わせ，多様な情報を得ることが望ましい．
次に調査を実施するタイミングとして，相当期間降水
がない基底流出条件下（渇水期），一定期間無降雨ま
たは低強度の降水ののちなど基底状態よりやや流量の
ある状態（平水期），梅雨期や積雪地域の融雪期のよ
うな比較的安定した高流量状態（豊水期），台風や集
中豪雨時などの洪水条件下など，異なる水文条件を代
表する流況下でそれぞれ実施することが望ましい．こ
の中で最も重要な時期は降水による希釈効果が少ない
渇水期の調査であり（例えば井倉・吉村，1992），水
系調査には渇水期の負荷量流下変化を明らかにする調
査が必須である．また，複数年にわたって繰り返し水
系調査を実施することにより，特定事象の再現性の確
認や現出条件の検討を行うことが望ましい．一回の水
系調査の期間はできる限り短くし，調査期間中に降雨
や取水条件の変化などの水系の変化が生じないよう留
意する．対象流域が長大な場合は，擾乱対策に留意し
た上で複数の調査班による同時平行実施も有効であ
る．
　水系調査では，水質と水量を測定する，水質として
は，水温，pH，電気伝導度などを現地で測定した上
で，主要溶存成分組成，水素・酸素の同位体組成，調
査対象地域の地下水や水理地質構造に関する情報をも
たらす可能性のある特定の溶存成分濃度や流域に特徴
的な人為的擾乱を識別するために有効な成分等の分
析を行う．水量は，主要な支流の合流点前後を基軸
に，容器法，堰法，流速・断面積法，水位・流量曲線
法，トレーサー希釈法などにより測定する（たとえば
Rants，1982）．
　流量測定は，河川の断面形状や河床状態が一定して
おり流れが整正な場で行われることが望ましいが，調
査現場では必ずしも良好な条件の測定場所を見いだせ
るとは限らない．必要に応じて河床や河岸の成形を行
い，流れを整えることも有効である．
　容器法は小流量の枝沢や湧水を対象に行われる．岩
盤や細粒堆積物などからなる伏流が少ない河床地点を
選び，流れの全量を確実に容器内へ導入しかつ計時の
後期に流れの停滞を生じさせないことが肝要である．
　堰法では，堰の切り欠き部分が正しく整備されてい
ること，越流高の測定に際しては越流部分の流れに触
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れないことなどに留意する．可搬型の堰を仮設して測
定する場合は，流れをスムーズに堰に導入できる地点
に設置すること，堰板に到達するまでの間に流れを整
えておくことに留意する．
　流速・断面積法は，最も普通に行われる流量測定法
である．実施に際しては，流れに渦，停滞，乱れ等が
なく断面全体に渡って流れの向きが流心線と平行であ
る場所で測定すること，測定断面の全てにおいて流速
計の適用範囲内の流速であること，流速や深度の測定
に際して流れを乱さないこと，測定断面内に必要十分
な測定点を設けることなどに留意する．流速測定は，
プロペラ式が用いられることが多いが，近年は高精度
の超音波ドップラー式（Rehmel，2007）も使われる
ことが多い．大流量の河川では浮子法が用いられるこ
ともあるが高い精度は期待できない．増水時の大断面
での測定が見込まれる場合は，予め渇水ないし平水時
に断面形状を測量しておく必要がある．
　水位・流量曲線法は，調査対象地域内に既存の観測
ステーションがあればその連続データが取得できる．
　トレーサー希釈法は，山岳渓流のように河川の横断
面形状が不規則で整斉な流れが期待できない一方で撹
拌作用の高い流れに適用できる（例えば Kimball et 

al., 2002）．人畜無害なトレーサーを，定量ポンプ等
を用いて一定の濃度・流量で連続して流れに添加し，
下流の各測定地点ではトレーサー濃度を連続ないし一
定の時間間隔で測定し，その濃度が安定したことを確
認して濃度比から流量を算出する．
　水質試料の採取に際しては，採取地点の流心付近か
ら採取する．採取に先立って流心と流端において電気
伝導度に代表される水質パラメータを測定し，その地
点の水質が流れの全体にわたって均質であることを確
認する．支流の流れ込みがないにもかかわらず水質が
不均質な場合は湧水を疑い，精査する．水系調査の現
場作業は，水質分析用試料が河川底質の撹拌・混濁に
よる悪影響を受けることを避けるため，下流から上流
に向かって進めることが普通である．
　流量の測定結果は，流下距離と流量を両軸とす
る流量の流下変化図にまとめて検討に供する（関，
1987）．水系調査の解析に際しては，ある溶存成分の
濃度と流量との積である負荷量，すなわち一定時間
に定点を通過する対象成分の質量の流下変化を検討
することが肝要である．この際，流下距離と負荷量
を両軸とする負荷量の流下変化図を活用できる（関，
1987）．負荷量の流下変化を検討することでさまざま
な成分の増減と地質体や地質構造との対応関係を明ら
かにすることができ，それにより地下水の水理特性，
化学特性，水みちの存在状態についてのより多くの情
報の取得が期待できる．また，渇水期の比流量すなわ
ち流域面積あたりの流量を検討することにより，流域
を構成する地質の水理的特徴や湧水や伏没箇所の推定

が可能となる（岸ほか，1989；辻村ほか，2001；黒田，
2006）．さらに，水素酸素同位体組成の検討からは涵
養域の高度や地質を推定できるため，水文的分水嶺と
地形的分水嶺との相違などを推定でき，地下水の流動
状況の推定に役立つ．
　定点における流量の継続観測は，水理地質モデルの
検討に際しての水収支計算における年平均流量値を決
める上で必要となる．

＜湧水＞
　湧水には，河川源頭部における土壌風化帯を通過し
た最近の降水起源の水の湧出（例えば関，1998），亀
裂や空隙の発達した地層・岩石中を流下してきた降水
を起源とする水が起伏量の大きな谷の底部や崖下など
で湧出するもの，断層破砕帯や背斜構造の軸部などで
地下深部に起源をもつ地下水が湧出するもの（例えば
田中，2009）など，様々な種類がある．
　上述した水系調査が高密度かつ正確に実施されれ
ば，例えば対象水系に湧水が流入している場合は表流
水の合流がないにもかかわらず流量が増加する区間と
して，あるいは地下深部に由来する特定の成分の負荷
量が増加する区間として識別できる可能性などが期待
できる．そのような場合，その原因となっている湧水
を探索して湧水そのものを採取・分析することで，地
下水の水理特性，化学特性，水みちの存在状態につい
てのより多くの情報の取得が期待できる．

＜既存井戸＞
　井戸は対象とする地下水が浅層地下水の浅井戸と，
深層地下水の深井戸とに大別できる．浅井戸の対象で
ある浅層地下水は，大気と直接つながる自由水面をも
つ不圧地下水である．深井戸の対象である深層地下水
は，上下を難透水層に挟まれて涵養域からの落差また
は上載荷重により加圧された被圧地下水である（楡井
ほか，1993；三田村・高橋，1993 など）．従来の用
水採取を目的とした深井戸が未固結堆積層をターゲッ
トとしているのに対して，近年開発実績が増えた大深
度温泉井（関，2006）の中には岩盤中の水みちから
取水しているものも多く，地下深部の岩盤中に胚胎す
る地下水の水質や水理に関する貴重なデータの取得が
期待できる．
　浅井戸の調査では，測水調査によって井戸の水位を
測定し，地下水面図を作成する．また，既存資料また
は新規に実施する揚水試験から，帯水層の透水係数，
間隙率，層厚などの水理パラメータに関する情報を得
る．これらのデータに基づいて，浅層地下水の水平二
次元的な流動方向，流動量，賦存量，表流水との交流
関係，断層や破砕帯などの地質学的不連続構造との関
係を検討する．測水調査と併せて，地下水の水温，電
気伝導度，pH，溶存成分組成，水素酸素同位体組成
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等の測定・分析を行う．これらの特徴から浅層地下水
と深層地下水，さらにはより深部の地下水との交流関
係が読み取れれば，地下水の水理特性，化学特性，水
みちの存在状態についての情報が期待できる．なお，
浅井戸は地表からの汚染物質の直接的な影響を受けや
すいため，データの解釈に際しては人為汚染の評価を
行う必要がある．
　深井戸の調査では，対象とする井戸がどの帯水層の
地下水を採取しているかを知ることが必要となる（例
えば黒田，2004）．深井戸が対象とする地下水は被圧
地下水であり，ある地点の地下には複数の被圧地下水
の帯水層が存在することが普通である．実際に，多く
の深井戸ではマルチスクリーン構造を採用して複数の
帯水層単元から地下水を採取している．そのため，調
査対象の深井戸が単一の帯水層のみから採水している
ことが明らかでない限り，対象の井戸に流入している
地下水の帯水層を同定した上で，複数の帯水層の中で
卓越して流入しているものがあるか否かを検討する．
単一の帯水層からの地下水のみが流入する井戸および
特定の帯水層からの地下水が卓越して流入していると
みなしうる井戸の測水調査結果に基づいて，複数の帯
水層単元のそれぞれについての水理水頭等値線図を作
成する．それにより，それぞれの帯水層の三次元的な
流動方向を検討するとともに，層準の異なる帯水層間
の流動の違いなどから，水理地質構造の全体像を推定
する．可能であれば，帯水層の透水係数，間隙率，層
厚などの水理パラメータに関する情報を取得する．こ
れらと併せて，地下水の水温，電気伝導度，pH，溶
存成分組成，水素酸素同位体組成等の測定・分析を
行う．これらの特徴から深層地下水と浅層地下水と
の，あるいはまたより深部の地下水との交流関係等を
読み取れれば，地下水の水理特性，化学特性，水みち
の存在状態についてのより多くの情報の取得が期待で
きる．また，大深度温泉井の多くは，温度確保の観点
からスクリーン深度を孔井深部に限定していることが
多いため（例えば関ほか，2004），深度 1000 ｍ内外
の地下水の水質や水理に関する情報の取得が期待でき
る．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　水系調査や湧水調査を始めとする水文調査が適切に
実施されたならば，地下水の水理特性，化学特性およ
び水みちに関する多くの情報の取得が期待できる．水
文調査を実施したものの有用な情報がほとんど得られ
なかったとすれば，地下水の情報が地表に現れにくい
水理地質構造である可能性のほかに，十分に適切な調
査が実施されなかった可能性もある．また，水文調査
は，例えば掘削調査におけるコアの回収率，原位置地
下水採取作業におけるトレーサー濃度混入率，透水係
数測定における原位置データと室内実験データのクロ

スチェックなどのような，その品質を客観的に評価す
る手段に乏しい面がある．水文調査が適正に実施され
るためには，調査地域の地形や水理地質構造に即した
手法が用いられ，かつ水文調査に特有の様々な水文条
件を活用した調査がなされる必要がある．水文調査に
よって得られた評価指標の判定に際しては，このよう
な点に十分配慮した調査が実施されたかどうかについ
て検討する必要がある．
　一方，水文調査によって得られる地下水の水理特性
および化学特性ならびに水みちに関する情報は，表流
水系や既存孔井の分布パターンや密度に依存すること
に留意すべきである．例えば水系が平行に発達する場
合，その方向の構造に関係した情報はそれと直交する
方向に関係した情報よりも見落としが発生する可能性
が高いと考えられる．評価指標の判定に際しては，調
査対象地域の中に，情報の密度や確度が高い領域や方
向とそうでない部分とがあることを考慮すべきであ
る．

実際の評価にあたって参考となる知見
＜降水の調査＞
• 降水の同位体組成：早稲田・中井（1983），中井

（1986）
• 降水の水質調査：安部・西川（1985），玉置ほか

（1991），北村ほか（1991），海老瀬（1991）
＜湧水の調査＞
• 涵養源・人為汚染：金井ほか（1998），東田ほか

（2001），星野・鹿園（2007）
• 山地源流域の湧水：田中（1996），金井ほか

（1999），内田ほか（2001），嶋田（2001）
• 地 下 深 部 か ら 上 昇 し て く る 湧 水： 浜 田 ほ か

（2009），石原・田中（2009），渡部ほか（2009），
中田・千木良（2009）

＜水系調査全般＞
• 水質調査法：半谷・小倉（1995）
• 水系調査法：関（1987，2003），Simpson,P.R. 

et al.（1993，1996）
＜水系調査の実例＞
• 鉱 床 地 帯 の 水 系 調 査：Rahn et al.（1996），

Williams et al.（1996）
• 山 岳 地 帯 の 水 系 調 査： 永 淵 ほ か（2002），

Kimball et al.（2002）
• 水系調査による地下水流動の推定：尾方ほか

（1995）
＜既存井戸の調査＞
• 帯水層全般：楡井ほか（1993），三田村・高橋

（1993）
• 浅井戸の水質調査：水谷ほか（1987）
• 深井戸の水質調査：安原・風早（1994），丸井ほ

か（2001），林（2003），林ほか（2003）



61

第 4 章　（3）地下環境ベースライン調査

• 大深度温泉井の水質調査：関ほか（2001），関ほ
か（2004），宮崎ほか（2007），村松ほか（2008）

＜同位体水文学の適用例＞
• 涵養高度・涵養時期の推定：風早・安原（1994），

長江（1996），水谷・佐竹（1997），藪崎ほか
（2000），小宮ほか（2003）

• 地下水流動系の推定：水谷・小田（1983），吉岡
ほか（1993），中山ほか（2000），池田ほか（2000），
林ほか（2003）

実際の評価にあたって残された課題
　水文調査分野における基本的な手法の多くは熟成さ
れたものであり，さほど大きな課題は残されていない
と思われるが，現場で用いられる手法のいくつかには
改善の余地がある．
　そのひとつに，河川流量の正確かつ迅速な測定があ
る．実際の流量測定で最も多く用いられる流速−断面
積法における流速測定は，流れが滑らかで方向がそ
ろっていなければ必要な精度が得られない．現場にお
いてそのような流れの場所をみつける，あるいは流路
調整するのは困難あるいは長時間を要することが多
く，それが表流水系調査に要する時間を決定する要因
になっているとも言える．流れに多少の乱れがあって
も正確な流速分布ないしは流量を測定できる手法の開
発が待たれる．
　既存井戸を対象とした調査では，マルチスクリーン
構造の井戸において，特定のスクリーンのみの水頭測
定や試料採取ができる簡便な装置が開発されれば，利
用可能なデータの量を大幅に増やせる可能性がある．

（3）地下環境ベースライン調査

　ベースラインは，環境影響評価 (Environmental 
Impact Assessment) において普通に用いられる語で
ある．わが国においてこの語が地層処分にかかる文
書に現われるのは比較的遅く，第 2 次取りまとめ ( 核
燃料サイクル開発機構 , 1999a,b,c,d,e) にはこの語
が全く見られないことから，2000 年代の 10 年間で
次第に定着してきたものと思われる ( たとえば深部地
質環境研究センター編 , 2007; 原子力安全基盤機構 , 
2008; 操上ほか , 2010)．ベースラインは環境に大き
な影響を与える可能性のある事業において，事業が実
施される前の環境から事業が実施されないと仮定した
場合 ( ゼロオプションあるいはゼロ代替とも言う ) に
予測される環境への一連の状態をさす．地層処分には
通常の大規模事業に伴う環境影響評価だけでなく，長
期の安全性も評価するという地層処分特有の評価があ
り，このような文脈のもとでベースラインの概念は地
表付近 ( 大気，地表水を含む ) のみならず地下環境に
までその対象の時間と空間を広げている．
　ベースラインとの関連で，類似した用いられ方をす
る語として「自然状態」，「バックグラウンド」，「初期
状態」がある．これらの語とベースラインとの関係を
考察してみる．
　ベースラインは事業が実施される前の擾乱を受けな
い状態でもあるので，自然状態であるとも受けとられ
がちであるが，定義の鍵となるのは事業の有無であ
り，事業の前が「自然」であるかないかは必ずしも本
質的ではなく，「自然」の定義もおそらく様々である
ことを考慮すると，この語の使用は誤解と混乱を招き
かねない．したがって自然状態の語はなるべく使用し
ないほうが望ましい．また，バックグラウンドはベー
スラインに較べると事業との関連性が薄い語で，ベー
スラインがラインの語感の通り時間軸を含むのに対し
て，そのようなことは含意していない．したがって処
分システムの変遷を対象とする文脈ではベースライン
の語のほうがよりふさわしいと思われる．ベースライ
ンは初期状態を指すこともあるが，指さないこともあ
る．たとえば事業前のベースラインは事業中の変遷を
記述する上での初期状態となるが，閉鎖時の状態は事
業の大幅な擾乱を受けた直後であるので，ベースライ
ンとは言い難いが，その後の回復過程を記述する上で
の初期状態ではある．このようにこれらの語はベース
ラインを部分的に説明する上では都合が良いこともあ
るが，ベースラインそのものを言い換えることはでき
ない．
　地層処分においてベースラインは，処分場の建設，
操業及び閉鎖を段階的に進めるための計画管理上の決
定に必要な情報，処分場のセーフティケースの作成に
必要なシステム挙動に関して予見可能でモデルの妥当
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性を検討する情報，社会が処分場を受容する際の信頼
の拠り所となる情報，将来の意思決定に際して参照で
きるような情報として利用されることを想定している
(IAEA, 2001)．モニタリングプログラムはこのため
の評価に使用されるベースライン情報を含むとされる
(IAEA, 2006)．
　ベースラインの具体例として地下実験施設にかかる
作業が着手される前のサイトの水文地質学的あるいは
水文地球化学的な条件，母岩の地質特性，環境放射能
があげられる (IAEA, 1999; IAEA, 2011)．ベースラ
インが時間軸を含むからには，現在のベースラインが
過去から現在までのどのようなプロセスで形成されて
きたかが歴史的 ( 地史 ) に理解されるはずであり，こ
のような理解があってこそ擾乱に対するシステム挙動
の予測やモデルの妥当性の検討の信頼性向上にベース
ラインの把握が寄与するものである．将来の意思決定
とは現時点では差し当り安全審査と言えるが，処分施
設の閉鎖，処分施設の管理の終了の判断などさまざま
な将来の意思決定が想定される．この技術資料では将
来の安全審査を見越して，概要調査段階で取得するべ
き長期的安全性の確保を判断するための地下環境デー
タとして，その内容の十分さや取得の適切さについて
記載する．

a．地温の空間的把握

評価対象の概要
　地層処分施設に熱が過度に加わると，人工バリアな
どの施設を構成する部材や施設が設置される岩盤の物
性が変わり，放射性核種の閉じ込めに必要な設計性能
が維持できなくなる．このように熱は地層処分の安全
性に影響しており，安全評価においては熱の影響の評
価が欠かせない．そのためには，処分施設の置かれる
熱の場の把握，そこにおける熱に対する処分施設のふ
るまいを記述する熱物性の把握，そしてそれらの将来
的な変遷の予測が必要となる．
　熱の場としては，地下の温度分布や地温勾配が重要
な知見であり，これらに影響する外的要因として，熱
水活動・深部流体，気候変動などがあげられる．熱は
マグマによっても供給されるが，マグマ活動は立地に
おいて排除されていることを前提として，ここでは対
象外とする．また廃棄体そのものも発熱源となるので，
熱の場を記述する上で廃棄体のインベントリと処分孔
に設置するまでの除熱期間は熱を評価する上での重要
な因子となるが，このような廃棄体の仕様や管理につ
いてもここでは対象外とする．
　岩盤ならびに施設を構成する材料の熱に対する応答
を記述する上で必要な熱物性として比熱や熱伝導率な
どがあげられる．
　これらの熱の場と熱物性の知見を踏まえて，処分施
設を地下のなるべく温度の低いところを選んで配置す
ること，その際熱水活動や深部流体の熱的影響を考慮
することが安全審査の要件のうちの配置要件としてあ
げられている．また，このような場に廃棄体を設置し
ても熱によって安全にかかわる物性に影響が及ばない
ようにし，影響が生じた場合も処分施設の閉じ込め機
能が著しく低下するおそれがないようにすることが性
能要件として求められている．
　そこで，これらの要件の判断に必要となる地下の温
度分布や地温勾配，岩石の熱物性について地層処分の
安全評価の視点で以下に整理する．

評価指標の設定とデータ採取
　地温勾配は，処分場を設置する熱の場を規定するも
のとして重要な知見で，設計上処分場の深度を決める
鍵とされ，そのための調査法としてコア観察や検層が
ある (Thury et al., 1994)．
　地下の温度プロファイルは伝導のみならず地下の
水の流れの影響も受けている ( たとえば Bredehoeft 
and Papadopulos, 1965) ので，核種移行を促す因子
のひとつである地下水流動にかかる情報を含むとい
える．地下水流動研究においてトレーサーとして熱
を利用するのは ( たとえば谷口 , 1987，Clauser and 
Villinger, 1990，佐倉 , 1993)，このことによる．こ



図 2.4.3a-1 100 度，カリ濃度 0.005M においてスメクタイトがイライトに変質する割合の時間変化．4 つのモデルにより反
応速度が異なるモデル不確実性がある (SKB, 2006)．
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のように，地温は地下水流動モデルを構築する上での
重要な情報となるが，このような使いかたをするため
には精度の良い温度プロファイルや熱物性の取得が求
められる．
　地層処分において熱の影響を大きく受けるのは緩
衝材に用いられるベントナイトとされている ( たとえ
ば JAEA, 1999)．これは，高い温度になるとベント
ナイトの主成分であるスメクタイトがイライトに変質
してバリア性能に必要な膨潤性を失うからである ( 図
2.4.3a-1)．この上限温度は一般的に 100 度とされ
(Nagra, 1994; JAEA, 1999)，第二次取りまとめでは，
廃棄体のレイアウトをこれを越えないように設計して
いる．
　また，100 度を越えると圧力にもよるが，沸騰をお
こす可能性がある．閉じ込め容器表面においてこのよ
うな現象がおこった場合，地下水の塩濃度が上昇して，
容器の腐食に影響する可能性があるが，この影響評価
が難しいことも緩衝材を 100 度以下に制限する理由
ともなっている (SKB, 1999; SKI and SSI, 2001)．
　温度を考慮した設計のために用いられる情報とし
て，たとえば第二次取りまとめでは，温度計算の条件
として地表面温度 15 度，地温勾配 3 度 /100m とし
て深さ 1200m での温度 51 度を用いている．
　また，別の例として，Nagra(1994) は設置環境の岩
盤温度を 55 度に，標準的なトンネル配置間隔を 40m
と仮定して，キャニスタ - ベントナイト境界での最高
温度を 150 度まで，ベントナイトの厚みの半分まで
は 100 度以上にさらされることを許容している．こ
の場合の計算条件として地表面温度 10 度，0-500m
の地温勾配 4.0-4.5 度 /100m，750-1700m の地温勾
配 3.5-4.0 度 /100m (Rybach et al., 1987) を参考に

している．
　計算ではこの他に表 2.4.3a-1 に示すような岩石の
熱物性値が用いられるが，スウェーデンの規制当局
は SR-Can の評価において，熱物性が設計に大きな影
響を及ぼすことから，実際のサイト固有の条件を表現
した十分な精度の計算が重要であるとしている (SKI 
and SSI, 2008)．
　このように温度に関する安全性の判断は設計に依存
する部分が大きく，そのための地質環境データは地温
の空間分布と岩石の比熱や熱伝導率であり，これらを
精度よく取得することが重要である．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　温度勾配は陸域では一般にボーリング孔を利用して
測定した鉛直方向の温度プロファイルを用いて決めら
れる ( 野村 , 1982；川村ほか , 1999)．この場合，ボー
リング孔内の水温とその周囲の地温は平衡しているこ
とを仮定している．しかし，実際には掘削直後のボー
リング孔はさまざまな擾乱を受けているので，温度プ
ロファイルを取得するための温度検層には注意をはら
わねばならない．
　ボーリング孔を無限固体中の中空円筒状熱源と
考えて地下温度が平衡状態に回復する時間の計算
(Bullard, 1947) によると，掘削により乱された地下
温度が平衡状態に回復するまでに掘削期間の 10 倍
以上の時間を要するとされる ( 野村 , 1982)．ボー
リング孔を長期間維持できないような場合には，数
回以上の温度回復測定から平衡温度を推定する
(Lachenbruch and Brewer, 1959) ことも行われる．
　ボーリング孔の孔内対流も擾乱のひとつと考えられ
るが，同一地点の口径の異なる観測井を比較した事



表 2.4.3a-1 仮想的な処分施設設計に用いられた熱物性値の例 .

* 原典の重量比熱を飽和密度を用いて容量密度に換算．
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例や理論的な考察 (Krige, 1939) によれば半径 10cm
以内のボーリング孔においては，孔内の自由対流の
影響はあるとしても小さいと考えられている ( 谷口 , 
1987)．
また，地表付近では，温度プロファイルが地形の影響
を受けることが知られている (Lachenbruch, 1968)．
山地形部では地温勾配が小さく，谷地形部では地温勾
配が大きくなるので，地温勾配を測定するボーリング
孔の位置の選定に際し注意が必要とされる．なお，野
村 (1982) は，これら先行研究の図表類を整理してま
とめているので参考になる．
　測定条件についての一般的な指針と言えるものは無
く，次にいくつか事例をあげる．
　Ahlbom et al.(1995) は SKB のボーリング孔の温
度検層として，0.01 度の精度で 5m 間隔の計測を掘
削時の温度擾乱を避けるため掘削終了後少なくとも 2
週間放置して，他の検層機器を孔内に降ろす前に実施
するとしている．また，鉛直深度と温度との関係を正
しく表現するために孔井偏距ログデータを利用するこ
とが望ましく，さもなければ，ボーリング孔の傾斜デー
タを利用するとしている．
　内田 (2006) は温度検層のための温度計の分解能と
して 0.01 度，計測深度間隔 2m を提案している．
Clauser and Villinger (1990) では，温度の絶対的な
精度として ±0.1 度，相対的な精度として ±0.01 度，
深度の精度として ±50mm の測定条件を用いている．
これらを参考にして測定条件を検討するとよいが，い
ずれにせよこれらの測定条件についての記載が報告書
にあることが求められる．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　Ahlbom et al.(1995) では温度プロファイルにおけ
る小スケールの変動を除くために測定点を中心にし
た 100m 長の区間で最小２乗近似の直線をあわせて
いる．また取得されたデータの最大の不確実性の原
因は孔井内に発生する地下水流動によるものであり，
ボーリング孔をあけたことが新たな流路となってサイ
トの不均質性とあいまって多かれ少なかれ測定温度の
変動要因となっていることにも留意するとしている
(Ahlbom et al.,1995)．

　このような影響の評価には，ボーリング孔の口径，
ケーシングプログラム，スクリーンの位置などのボー
リング孔の仕様情報が必要であるので，これらの仕様
についての追跡性が確保されていることが求められ
る．
　地下の温度分布に対する外的影響要因は後述の深層
地下水だけでなく季節変動や気候変動もあげられる．
スウェーデンでの研究事例では，結晶質岩地域にお
ける地表温度の季節変動は地下 50m におよび，数百
年の気候変動は地下 150m におよぶとされている．
500m 深のキャニスタ周辺の岩盤の温度が廃棄体の発
熱によって最高となるのが 100 年足らずであること
から，その深度と期間において気候変動による地表温
度の影響は有意なものではないとしている (Ahlbom 
et al., 1995)．なお，内田 (1998) では季節変化が 0.1
度以下になる深さを濃尾平野で約 20m としている．
また，Clauser and Villinger(1990) では深度 100m
まで古気候補正として，約 10% 程度の地温の補正を
行なっている．
　熱輸送における伝導と対流の効果については解析
的なもの ( たとえば Bredehoeft and Papadopulos, 
1965；Domenico and Palciauskas, 1973)，あるい
は観測に基づくもの ( たとえば，湯原 , 1973) などこ
れまでも多くの研究がある．対流の存在は放射性核種
の移行を促す方向に影響するが，伝導型とされる直線
的な温度上昇プロファイルは鉛直方向の移流による熱
の輸送が無いことを示すが，水平方向への移流も無い
ことを意味するものではないことを忘れてはならな
い．

実際の評価にあたって参考となる知見
　地温勾配の小さい地域での深部地下水の影響の事例
として，スイスの Permo-Carboniferous トラフがあ
げられる．このトラフはその名の通りペルム石炭紀の
トラフであるが，第三紀に正断層として再活動し，深
層地下水の上昇経路となっている．これは現在の高熱
流量地帯である上部ライン地溝帯と似た状況にあるも
のと考えられている．このトラフの北縁で掘削された
ボーリング孔では深度 415-425m で 44 度，地温勾配
が 3.5-4.5 度 /100m であることから 1000m 付近か



図 2.4.3a-2　わが国の岩石種ごとの熱伝導率と比熱の統計諸量 ( 核燃料サイクル機構 , 1999).
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ら水みちの断層に沿って温泉水が上昇してきたものと
推定されている (Thury et al., 1994)．
すでに記したようにベントナイトの温度変遷を予測す
るための計算には，岩盤の比熱や熱伝導率が必要で，
表 2.4.3a-1 に計算に用いられた例を掲げる．
　岩盤の比熱や熱伝導率は，表 2.4.3a-1 に示すよう
に幅をもった分布をする．これは地質の不均質性を反
映したものであり，不確実性の原因のひとつとなって
いる．このような不確実性を把握するために熱伝導
率，比熱のデータを既往文献等から収集してこれらの
物性値を岩種ごとに整理して統計量をとることが試み
られている ( 図 2.4.3a-2)．これをもとに深度依存性
も検討されたが，全データでは深度依存性は明確には
認められなかったが，地熱調査井の堆積岩に限れば認
められるものが多いとされた ( 核燃料サイクル機構 , 
1999)．
　このような熱物性の不確実性に対して，岩石の鉱物
組成と鉱物の熱物性から岩石の熱物性を推定し，実測
値とつきあわせて，チェックするということが結晶質
岩について行なわれたり (SKB, 2006)，堆積岩につい
て他の物性からパラメタライズして熱物性を推定する
アプローチや地球統計学的アプローチによる推定など
以下に示す様々な取組みがなされている．
　Hartmann and Clauser（2005）は，ドイツの頁
岩質砂岩層とマールからなる海成モラッセ層の熱伝導
率について，中性子検層 - ガンマ線検層 - 弾性波検層
を利用した推定を試みている．また松林・後藤 (2009)
は海底堆積物の熱伝導率，密度，熱容量，熱拡散率に
ついて砂質堆積物と泥質堆積物それぞれについて間隙
率の関数として表現することを試みている．
　地球統計学は，空間あるいは時空間内での座標の情
報をもつ広域変数を対象に，領域内で限られた量と分
布の測定値から対象としている領域の変数分布を推定
するための手法である．データの取得が限られる状況
での熱物性分布の不確実性を評価する上でも有用な
方法と考えられる．しばしば用いられる普通クリッ

ギング (ordinary kriging) は平滑化効果が強く値が大
きく離れたデータの影響が過小評価される傾向があ
り ( 石油技術協会 , 2004)，安全評価の視点からは保
守性に反していないか注意が必要である．小池・正
路 (2008) はこうした普通クリッギングの平滑化効果
を改善する地球統計学的シミュレーションをいくつ
か紹介しており，このような手法を適用して温度分
布 (Fabbri, 2001; Fabbri and Trevisani, 2005; Teng 
and Koike, 2007 など ) や熱物性分布の不確実性を評
価してみることも有用であろう．
　このように現時点では，比熱や熱伝導率などの物性
分布の不確実性については研究の余地のある状況であ
るが，Andra(2005) は Dossier2005 Argile において，
熱物性と処分施設の熱モデルの不確実性を考慮した裕
度として 10 度を見込んで上限温度設定を 100 度から
10 度減じて 90 度とした．また TRU 系廃棄物の処分
の上限温度についても同様な裕度として 10 度を見込
んで 80 度を 70 度とした．この扱いについてフラン
スの規制支援研究機関 IRSN は基本的に同意したもの
の，一部の岩盤については必ずしも十分ではない ( 図
2.2.4f-3 の sous-zone1) 懸念も表明した．熱伝導率の
温度への影響が平均して数パーセントの変動をもたら
すとし，このような裕度を確保することが熱的基準を
保証する上で有効であるかについて今後検証すること
が適切であるとした (IRSN, 2005)．
　SKB も熱伝導率のばらつきを見込んだ確率論的シ
ミュレーションを実施して，10 度の安全裕度を課し
ているが，規制当局の計算も熱伝導率のばらつきを考
慮した計算で同様に約 10 度の幅を確認している．ス
ウェーデンの規制当局は安全裕度を見込んだ温度基準
の設定とその運用を重視するとともに，温度変化につ
いて岩盤の乾燥状態の影響評価をより詳細にすること
を求めている (SKI and SSI, 2008)．
　なお，図 2.2.4f-3 に示すように Callovo-Oxfordien
の泥岩は熱伝導率の異方性が強く，わが国の堆積岩に
おいても，測定に際しこうした異方性を考慮する必要
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があろう．一般に成層構造の強い堆積岩や変成岩では
成層面に垂直な方向では，成層方向よりも平均して，
熱伝導率は 10 ないし 30% 小さいとされ ( 日本熱物性
学会 , 2008)，深海底掘削コア堆積物試料では熱伝導
率異方性の平均は 1.2( 水平成分 / 鉛直成分 )(Pribnow 
et al., 2000) とされる．固結した堆積岩の熱物性につ
いて異方性の影響を反映したパラメータ設定を考慮す
べきという指摘 (Hantschel and Kauerauf, 2009) が
ある一方でそれに応える信頼性ある研究結果が余りな
く，実測データが十分とはいえないとされている ( 松
林・後藤 , 2009)．

図 2.4.3a-3　Callovo-Oxfordien 層の深さ方向の熱伝導率
分布．青菱型 : 層理面に垂直，赤四角：層理面に平行．(IRSN, 
2005)

実際の評価にあたって残された課題
これまで見てきたように，地下の温度や熱物性の分布
とその不確実性の把握に関しては，地球統計学的手法
の適用は事例が十分とは言えず，今後の課題となる．
堆積岩においては熱伝導率の異方性がどの程度のもの
であるかの知見が不十分であり，またその影響の評価
も十分とはいえず，今後の課題となろう．この課題は
弾性波速度，拡散係数など熱以外の物性の異方性と一
緒に総合的に取り組まれることが望ましい．岩盤周辺
の不飽和域は閉鎖後には水が侵入して飽和になると予
想されるので，不飽和状態は過渡的な状態と言える．
この過渡的な状態を長期的な安全性と切り離して考え
るのではなく，長期的な安全を考える起点を与えるこ
とと考えれば，スウェーデン規制当局の指摘を俟つま
でもなく岩盤の不飽和・飽和状態での熱物性とその影
響評価も今後の重要な課題となる．

b．地球物理モニタリング

評価対象：地下水流動，水質が坑道その他に悪影響を
及ぼす恐れが少ないこと
評価指標：処分深度への地下水涵養量，処分深度にお
ける水圧，水質，水理特性＋水素イオン濃度，成分等
の化学的性質および水温

（地球物理モニタリング：重力・比抵抗・自然電位・
微小地震）

評価対象の概要
　精密調査地区選定段階においても，この段階でしか
取得できない長期的安全性の確保を判断するための地
下水に関するデータについては，ベースラインとして
適切に取得・評価されている必要がある．精密調査で
は調査坑道を掘削して，そこにおいて，最終評価に必
要なデータを取得することと特廃法では定められ，そ
の後，最終処分地と決定されれば，処分施設の建設と
操業が引き続くこととなる．このような一連の地下構
築物の建設と維持が，地下水に与える影響は大きいも
のと予想される．処分施設を閉鎖すれば，それまで下
がっていた地下水位が回復するであろう．そして，は
じめの状態とは同じではないかもしれないが，何らか
の定常状態に達するはずである．閉鎖後の地下水を主
体とする系が定常状態に達するとともにある値に落ち
着いていくことを確かめることは，性能確認とともに
安心感の醸成にも役立つはずである．閉鎖後のモニタ
リングをオプションとする考え方の基盤はここにあ
る．また，適切なモニタリングのためには，その実施
を可能な限り早期に開始する必要がある．坑道掘削前
の擾乱のないベースライン状態を把握するためには概
要調査段階からの実施が不可欠である．
　坑道掘削に伴う地下水系の変動は地球科学的な観測
にかかることが予想される．観測井による地下水位の
直接的な測定とは別に，４つの地球物理的観測項目（重
力・比抵抗・自然電位・微小地震）によっても地下水
系をモニタリングできる可能性がある．重力は，岩石
間隙中の水の出入りによって質量分布がかわるので変
動することが期待される．比抵抗は，同じく岩石間隙
中の水の含有量により変化する．水位の変化により地
下水の流動がかわることにより，流動電位と呼ばれる
自然電位の変化も予想される．間隙圧の変化は微小地
震の発生を誘発する可能性がある．なお，モニタリン
グで扱う微小地震はこのような成因のもので，処分場
を破壊するような地震，長期変動で扱われる地震はこ
の章のスコープの範囲外としている． 

評価指標の設定とデータ採取
　地下水のベースライン状態把握のための以下の地球
物理学的観測項目では，観測データ値そのものより
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も，データ取得の適切さ自体が重要な評価指標となる．
データ取得に当たっては最新の知見を取り込んだ観測
手法が用いられるのと同時に，評価対象地区の地質特
性に最適な観測手法と観測網が用いられている必要が
ある．

1) 重力モニタリング
　水理現象に関わる重力モニタリングについては，最
近，福田 (2010) がレビューしている．杉原（1998）
によるレビュー後に進展が著しかった人工衛星を利用
したグローバルな重力変動の研究についても詳しく解
説している．もっとも本資料の目的にとっては調査領
域のスケールが大きくて，今のところは直接的な効用
は及ばない．本資料の目的にとって重要な空間スケー
ルに関しては，基本的技術としてはすでに杉原（1998）
でも紹介されていたが，その後，適用事例が蓄積され
ている．超伝導重力点で連続測定を行っている多く
の地点において周辺の水理状況の変化が解析されて
いる（例えば Harnisch and Harnisch, 2002）．絶対
重力計の利用が進み，水理状況の影響を直接検出し
て解析できる事例が増えた（Brown et al., 2002; van 
Camp，2003 など）．ディジタル式の可搬型相対重力
計の利用が進み，アナログ式の名人芸に頼らないモニ
タリング方法が提案されてきている（例えば Allis et 

al., 2000）．特に興味深いのは絶対重力計を利用した
二つの事例である．油田における貯留層内圧力低減対
策としての水の注入を重力モニタリングで追跡する試
みは，20 年に及ぶ事業としては地震学的手法に比べ
てコスト的に有利という全体計画も興味深いが，可搬
型の絶対重力計を活用している点も興味深い（Brown 
et al., 2002）．ノイズレベルが高い悪条件の鉱工業地
帯において，鉱山の浸水を防ぐために水をくみ出し
ている影響を絶対重力計によって監視する試み（van 
Camp, 2003）は，水理状況自体も，また悪条件での
精密測定という観点でも興味深いものがある．
　最高の品質で重力モニタリングを行うには，1-2 μ
Gal の高精度で絶対測定を行える絶対重力計と nGal
オーダーの分解能を持ち，安定性にも優れる超伝導重
力計を組み合わせるのが望ましい．超伝導重力計を
1 地点に設置して連続測定を続け，そこでは 1 年に 2
回程度，絶対重力計測も行うのである．これに加えて
重力変動の空間分布を把握するために可搬型重力計に
よる測定を行う．超伝導重力計は取扱が簡単化され，
価格も下がってきたが，未だ学術的な使用にとどまっ
ている．絶対重力計と可搬型相対重力計を組み合わ
せたハイブリッドモニタリング（大久保ほか，2001）
は実用的な目的にも適用され始めている（Sugihara 
and Ishido, 2008）．代表的なディジタル式可搬型重
力計のシントレクス CG3M は Allis et al. (2000) が提
案した方法によれば，1 日に約 10 地点で 5 μ Gal 以

内の精度の測定を行える．一方，Brown et al. (2002) 
が導入した可搬型絶対重力計 A10 では同程度の効率
で絶対重力値を得ている．絶対値が得られるという点
では A10 が優位であるが，機材の価格と扱い易さで
は CG3M が優位であり，状況に応じて選択すること
になる．重力変動の空間分布を把握するための測定点
配置としては対象エリアの外側に対象深度の 1-2 倍広
げた領域を，対象深度と同等の距離の網目で覆う観測
網が望まれる．この観測網を構成する測定地点数が多
ければ，1 日 10 地点の測定を 1 台の可搬型重力計で
実施するとすれば 1 回の測定期間が長くなって，同
時性が危うくなる．この場合は複数の可搬型重力計で
並行測定を行う必要がある．

2) 比抵抗モニタリング
　比抵抗モニタリングは地下水研究の分野での実施例
が多く，地下水や塩水の動きや汚染物質の拡散のモニ
ターを試みた例は多い．たとえば，Kean et al. (1988) 
，富永 (1988) ，Flohlich and Parke (1989) ，Daily 
et al. (1992, 1995) ，Takakura et al. (2001) は不飽
和帯の水分量変動の把握に適用した．White (1988) 
，小島ほか (1989) ，竹内・長江 (1990) ，Bevc and 
Morrison (1991) ，White (1988, 1994) は塩水をト
レーサーに用いて地下水流動の方向や速度を比抵抗
の変化で把握しようと試みた．Slater and Sandberg 
(2000) は潮汐に伴う海岸地下での海水移動の把握に
比抵抗モニタリングを利用し，楠見ほか (1997) ，和
田ほか (1995) ，Suzuki and Higashi (2001) は降雨
の浸透と大地の比抵抗変化の関係について調べた．
Urish (1983) ，Greenhouse and Harris (1983) ，
Osiensky and Donaldson (1995) は地下水汚染の把
握に適用した．窪田ほか (2009) は放射性廃棄物の発
熱が地下水や堆積軟岩の挙動に与える影響を評価する
ことを目的に，孔内に満たされた水を加熱して，高温
域の進展状況を比抵抗トモグラフィでモニタリングす
る実験を行った．
　また，比抵抗モニタリングを貯留層管理に適用す
ることも実施されている．Vaughan et al. (1993) や
Bulter and Knight (1995, 1998) は EOR モニタリン
グへの適用を試みており，Wilt et al. (1984) ，岸本
ほか (2000) ，Takakura et al. (2003) は地熱地域の
比抵抗モニタリングを実施している．防災分野への適
用の研究も始まっており，行武ほか (1994) は比抵抗
変化と伊豆大島火山の噴火とが関係あることを報告し
ており，神宮司ほか (2003) は液状化状態における砂
層中の粒子の相対密度モニタリングへの適用を試み
た．
　電気・電磁探査の手法は非常に多くの種類があり，
手法によって探査の深度，精度・分解能，コストなど
が異なる．そのため，モニタリングの対象となる深度
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や必要な精度・分解能を見極めた上で適切な手法を選
択する必要がある．
　深度 100m 程度までの浅部をモニタリング対象と
する場合は，比抵抗法電気探査が有効である．この方
法は地表に接地した一対の電流電極から電流を流し，
それによって形成される電場（電位差）を別の一対の
電位電極によって測定する．電位電極と電流電極の間
隔が大きくなるほど深部のモニタリングが可能となる
が，測定される電位値が小さくなるので S/N 比は低
下する．また，様々な電流電極と電位電極の配置を組
み合わせた高密度測定を行うほど，探査の精度や分解
能は向上するが，測定効率が低下する．最近は高密度
測定が可能な多チャンネルの電気探査装置が市販され
ているので，比抵抗法によるモニタリングは実用段階
にある．ただし，比抵抗法は電極を岩盤や地盤に接地
して電流を地中へ流す必要があるので，乾いた岩盤・
地盤のように接地抵抗の高い場所への適用は難しい．
このような場合には，非接触な測定が可能なスリング
ラム法のような周波数領域の電磁探査法が適している
が，自動計測をする装置はほとんど見当たらない．
　深度 100 ～ 1000m 程度の比較的深部を対象とす
る場合は，長い測線を設置する必要がある電気探査
の適用は難しく，CSAMT 法や TEM 法のなどの電磁
探査法の利用が望まれる．これらの手法は比較的迅速
にデータが取得できるので，モニタリングには適した
方法といえる．ただし，前者は比較的大規模な人工信
号源の設置を必要とし，またモニタリング点では電場
を高精度に測定するための非分極性電極の設置が必要
となる．TEM 法は基本的には磁場センサにより垂直
磁場だけを測定するので，電極を設置するという問題
はないが，モニタリング点周辺に一辺または直径が
数 10 m から数 100m の方形または円形のループソー
スを設置する必要がある．最近では自然信号を用いる
AMT 法の測定技術が向上し，CSAMT の代わりによ
く用いられている．石井ほか (2006) は幌延地域で高
密度の AMT 法調査を実施し，大曲断層の構造把握を
行い，地層水の分布や性状把握など水理特性の検討を
行った．
　深度 1 km を超えるような深部を対象とする場合
は，MT 法や TDEM 法の適用が必要である．MT 法
は自然の電磁波を信号として利用し，比較的簡単に大
深部の情報が得られることから，石油・地熱などの資
源探査や深部地殻調査などに利用されている．しかし，
自然の信号を利用するため，S/N 比が安定しないとい
う問題がある．後者は S/N 比の問題は少ないが，大
出力の人工信号源を必要とするため，安全上の制約か
ら生活圏での実施は制約を受ける可能性が高い．
　我が国では高レベル放射性廃棄物の最終処分地の候
補地の一つとして，沿岸域があげられているおり，概
要調査においては海底電磁法の技術開発が行われてい

る（吉村，2008）．大型船を使用するなどコスト等の
問題はあるが，深海を対象とした電気・電磁探査は実
用段階になりつつある．しかし，浅海を対象とした探
査システムは少なく，波浪の影響などで十分な品質の
データが得がたいのが現状であり，沿岸域を対象とし
た電気・電磁探査技術はまだ研究段階にある．モニタ
リングに適用できるほどの技術は確立していないと考
えられる．
　地表で観測される電磁場の強度は信号源からの距離
や探査深度に応じて指数関数的に減衰するので，電気・
電磁探査法の精度・分解能は探査深度とトレードオフ
の関係にある．測点を密にすることで分解能の向上は
図れるが，深部構造に対して反射法地震探査のような
分解能を望むのは原理的に不可能である．地表に電極
や磁場センサなどのセンサ類を設置する限り，対象深
度が大きくなるほど，モニタリングの精度・分解能の
低下は免れない．その場合，坑井やトンネルなどを利
用して地下にセンサ類を設置する比抵抗トモグラフィ
の技術が有効である．ただし，金属ケーシングのある
坑井や金属や鉄筋で保護されたトンネルでは，金属構
造物によって電流や電磁波がシールドされてしまうの
で，比抵抗トモグラフィの適用は困難である．
　地下処分場建設に伴う地下水位等の変動を捉えるた
めのモニタリングでは，まずは処分場が建設される深
度に焦点を合わせて手法を選択することが必要であ
る．対象が深部であっても，電極や磁場センサなどの
センサ類を設置した付近の比抵抗変化が取得される
データに大きく影響するため，地表付近を対象とした
比抵抗モニタリングも同時に実施することが必要であ
る．地表付近からから処分場までの範囲の比抵抗モニ
タリングができれば，気象などの影響の評価が可能と
なる．また，比抵抗変化のデータは自然電位モニタリ
ングデータの解釈にも役立つ．前述したように坑井や
トンネルが利用できる場合は比抵抗トモグラフィの適
用が有効であるが，センサが配置できる場所が偏るこ
とが多いので，地表からのモニタリングを併用するこ
とが望まれる．

3) 自然電位モニタリング
　自然電位モニタリングについては，近年，発生メカ
ニズムとして流動電位に着目して，地熱分野を中心に
研究開発が進められてきたが（石戸 , 2002 など），火
山分野でも国内外での観測例がかなり報告されている
が，地下水の影響について合理的に解釈できるように
なってきた（Ishido, 2004 など）．地下水位の変動を
自然電位測定から推定しようとする試みは古くから
行われていたが，最近になって新たな観点からの研
究も始まっている（Darnet et al., 2003; Revil et al., 
2003）．
　流動電位をメカニズムとする自然電位発生について
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は，Ishido (1989) 等の議論があるが，自然電位変化
から有用な情報を取り出す（重力変動におけるガウス
の定理に相当するような）解析法はなかった．近年，
逆解析法についても研究が行われているが，貯留層シ
ミュレーションに基づくポストプロセッサによる解析 
(Ishido and Pritchett, 1999 など ) が行えるように
なって，自然電位データの活用は新たな段階に入って
いる．自然電位モニタリングのデータは，地下水理モ
デルのヒストリーマッチングにおいてその有効性を発
揮する．この水理モデルとの連携はモニタリングの設
計段階でも重要で，対象地域について水理モデルが作
成されれば，自然電位ポストプロセッサを適用して，
地下施設建設等による将来の自然電位変動を予測し，
その結果をモニタリングの実施計画の中に反映させて
ゆく．地下水理モデルの主要なパラメータについて感
度解析を行い，パラメータの不確定さを抑えるのに効
果的な電極配置などを検討すべきである．
　自然電位モニタリングの対象は，半径が発生源の深
度の 2-3 倍以上の範囲を標準とし，マッピングの繰
り返しもしくは固定電極による連続測定，あるいは両
者の組み合わせで行う．精度的には繰り返し計測が
±10-20mV 程度であるのに対し，連続測定では ± 数
mV で 1 ヶ月程度の時間スケールで発生する 10mV
程度の変化も捉えられるレベルに達している（西・石
戸 , 2003；當舎ほか , 2003）．地熱分野では，数キ
ロメートル四方の調査地域の数 10 点に電極を設置し
て数年間の連続観測を実施し，20-30mV 程度の貯留
層に起因する変化を捉えた例もある（NEDO, 1999）．
調査に用いる電極は，鉛−塩化鉛，銀−塩化銀等のい
わゆる非分極性電極である．これらの電極はいずれも，
電極本体である金属は常にその金属の塩化物に飽和し
た水溶液に浸され電極電位が一定に保たれるよう工夫
されている．
　マッピング調査では，対象範囲内に複数の測線を設
定し，それぞれの測線に沿って被覆電線を延ばし 50-
100m 毎に電極を接地して固定接地の電極との間の電
位差を測定する．測線はなるべく多くの閉合ループが
できるように設定する．閉合誤差を評価し，それがか
なり大きい場合には，閉合ループを構成する測線のい
ずれかの測定に問題のあったことがわかる．通常，数
キロメートルのループで閉合誤差は 10-20mV 以内で
ある．全体の作業は，閉合誤差を評価し問題のあった
場合には再測を行い，短期間にすませるのが望ましい．
調査地域の状況にもよるが，（技師１名，補助作業員
2 名からなる）1 班で 1 日 5km 程度の測定を行う．
地下処分場建設に伴う地下水位等の変動を捉えるた
めのモニタリングでは，マッピングの繰り返しと連
続観測の組み合わせが費用対効果の面からも望まし
い．概要調査から建設までの段階では，対象範囲全
体のマッピングを数年に 1 度の頻度で行うとともに，

ベースラインの自然の変動を把握するために，比較的
小規模の連続観測を実施する．建設段階では，人口構
造物建設に伴い（地下水理への影響以外の効果によっ
て）局所的な自然電位変化が発生しうる．このような
“ 人口ノイズ ” を把握するためには，構造物周囲で詳
細なマッピングの繰り返しや付加的な連続観測も必要
になると考えられる．建設が一段落した後は，それま
でのデータに基づいてモニタリング計画を練り直し，
比較的規模の大きい連続観測を主体に必要に応じて
マッピングを行い，処分場の稼動期間を通してヒスト
リーマッチングのためのデータ収集を図る．埋設後の
段階では，地下水理モデルによって予測される変動を
捉えるのに効果的な場所を選択して，多少規模を縮小
した連続観測を必要な期間にわたって行い，地下水理
モデルの検証・確認のためのデータ取得を継続する．

4) 微小地震モニタリング
　人為的な変化に伴い発生する地震は，誘発地震

（induced seismic event）として知られている．鉱道
の掘削により封圧が開放されることにより生じる地震
は，鉱山における mining-induced seismic event と
して知られている．人為的な間隙水圧の増加により誘
発される微小地震の例としては水圧破砕，ダム貯水に
伴う周辺における誘発地震などがある．このような誘
発地震に関しては，例えば Talebi (1997) に南アフリ
カの金鉱山，チェコの炭鉱，中国・インドなどのダム，
高温岩体発電研究のための水圧破砕などの様々な誘発
地震に関する事例が取り上げられている．この中に南
アフリカの坑道深度が 3km に及ぶ金鉱山で M4.5 の
微動が発生した例 (Gibowicz, 1997) が紹介されてい
るが，南アフリカの金鉱山では採掘が断層に近づいた
際にマグニチュード３クラスの地震が発生することが
知られており，この誘発地震を半ば制御された地震発
生として利用して震源における破壊過程を明らかに
する研究が国際共同グループにより実施されている 
(Yamada et al., 2002 など ) ．
　最終処分場建設に伴う地下空間の形成に伴い鉱山と
同様の誘発地震の発生が予測される．また，処分場建
設後にこれらの誘発地震と周辺地殻の変形によって再
配分された応力場の下，地下水位の回復に伴って間隙
水圧が上昇する過程においてダム貯水等と同様の誘発
地震が発生する可能性がある．地下水位の回復後，応
力・流体の緩和過程が進んで定常状態に達するに従い
これらの誘発地震は減少するものと期待される．
　微小地震モニタリングからは，このような誘発地震
の探知だけではなく，自然に発生している微小地震か
ら地下水系に対する情報が得られる可能性がある．地
熱地帯においては，極微小地震の発生場所である断裂
系が透水性の高い領域であること，坑井操作などによ
る流体流動の変動に伴う間隙圧変化に関連した微小地
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震発生が観測されることなどから，地熱貯留層探査・
モニタリングのために微小地震データが使用されてい
る ( 伊藤・杉原，1988； 新エネルギー・産業技術総
合開発機構，2002 など ) ． 
　自然地震・誘発地震共に，震源における断層運動や
地震発生に伴う地殻応力分布の再配分によって岩盤の
透水係数の変化が起こり地下水流動の変化を起こしう
る ( 徳永，2003) ．このような透水係数の変化，特に
坑道周辺の透水性亀裂の発達により，最終処分場周辺
の天然バリアの性能が精密調査時点での測定結果から
変化する可能性もあり，処分場周辺における微小地震
モニタリングは，処分場建設前から処分場閉鎖後に至
るまで重要な役割を持っている．
　国内においては気象庁・大学・防災科研等により
10 ～ 20km 間隔の常設観測網が全国に展開されてお
り，マグニチュード１弱の微小地震まではほぼ検知可
能である．しかし，地熱地帯で生じるようなマグニ
チュード０以下の極微小地震の活動の検知は難しいた
め，流体流動と関連した断裂系探知を目的とした場合，
例えば観測点間隔 1 ～ 2km 程度の稠密な観測網が必
要となる．
　微小地震観測において高精度の結果を得るためには
観測網配置が重要である．一般に使用されている地震
波の到達時刻から震源の３次元座標と発震時刻とい
う４つの未知数を求める震源決定法においては，観
測・モデルの誤差等を考慮すると観測点数として最低
8 点は必要である．観測網の外側及び観測点間隔より
浅い地震については震源決定誤差が大きくなることか
ら，観測網の大きさは目標とする震源の広がりを十分
にカバーする大きさ，観測点間隔は震源深さ程度とし
て観測点を配置する．震源深さ精度の向上と極微小地
震の探知のためには，立体的にも震源域を囲むように
地下深部にも観測点を配置することが必要である．そ
のような観測システムとしては南アフリカ金鉱山の事
例がある（小笠原ほか，2009）．間隙水が飽和した状
態での岩石破壊挙動を近距離で観測する目的で坑内に
地震計に加えて歪・水圧・自然電位も計測する試みが
行われていて興味深い．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
1) 重力モニタリング
　重力モニタリングでは，どの重力計を使用するに
しても，性能の限界を追及するような測定を行う必
要がある．これまでも各種重力計の使用者達が情報
を交換してノウハウを蓄積しつつ性能の限界を追求し
てきた．現在もその努力は続いている．例えば，絶対
重力計については，日本国内では絶対重力計 FG5 を
保有する国土地理院，東京大学地震研究所，京都大
学，産業技術総合研究所が 1 年に 1-2 回，筑波山麓
に機器を持ち寄って比較測定を行っている（平岡ほ

か，2005）．この中で絶対重力計の公称精度は 1-2 μ
Gal であるが，比較測定によって 10 μ Gal の機差が
生じることがあること，測定技術のノウハウの共有化
が公称精度に近づける上で有効であることがわかって
きた．こうした努力は将来も必要であるだろう．可搬
型相対重力計については，1960 年頃から長い間，ラ
コスト重力計が標準器であった．ラコスト重力計の利
用者間で高精度測定のノウハウが蓄積され重力モニタ
リングにも活用されてきた．これに対してディジタル
式のシントレクス重力計 CG3/3M は 1987 年に発表
された後，1990 年代半ばから普及が進んだ．デジタ
ル式重力計は，測定性能を追求するにしても名人芸的
な要素が少ない点が有利である．しかし最近になって
大きい問題が生じている．1987 年に基本設計された
CG3/3M の電子部品の在庫がなくなってメーカーに
よる修理調整ができなくなる恐れがでている．こうし
た状況は現行モデルの CG5 についてもいずれは起こ
ることが予想される．ラコスト重力計は 30-40 年に
もわたって使用可能であったが，それに比べればディ
ジタル式の重力計は寿命が短く，数十年にわたるモニ
タリングを行うならば機器の更新費用にも留意する必
要がある．

2) 比抵抗モニタリング
　比抵抗モニタリングで S/N 比の高いデータを取得
するためには，できるだけ数多くのセンサ（電極およ
び磁場センサなど）を配置することが望まれる．これ
は探査の精度と分解能を向上させるという目的のほ
か，モニタリングの期間中にいくつかのセンサに不具
合が生じても他のセンサでカバーし，多くのデータを
取得することで解析精度を落とさないという理由から
である．しかしながら，コストの問題や他の観測シス
テムの配置との関係上，設置できるセンサの数には制
限がある．センサの数が限られる場合は，地下の予想
される変化に対してシミュレーションを行い，検出感
度のできるだけ高い位置に優先してセンサを置くこと
が必要である．同時に電磁ノイズの少ない場所を選ぶ
ことも必要である，さらに，取得されるデータにはセ
ンサ周辺の比抵抗変化が大きく影響するので，将来に
わたり気象，植生，人工構造物の影響を受けにくい場
所を考えてセンサを設置する慎重さが求められる．ま
た，観測される比抵抗には信号源とセンサの位置関係
も影響するので，モニタリング期間中，それらの位置
はできるだけ動かさないことが望ましい．以上のこと
から，モニタリングを開始するに当たり，センサの配
置を十分に検討することが肝要である．
　また，基準となる初期状態の比抵抗分布を正確に求
めておくことが重要である．処分場の建設が始まる前
の自然状態の時と建設直後の擾乱を大きく受けたとき
の時の比抵抗分布が把握できると，その後のモニタリ
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ングで検出される比抵抗変化の解釈に大きく役立つと
考えられる．モニタリング中は常に同じ測定仕様で
データを取得することはもちろんであるが，モニタリ
ング開始後に起きる想定外の変化にも対応できるよう
に，処分場周辺や深部を含めた広い範囲をできるだけ
高密度にデータを取得することが望ましい．
　比抵抗モニタリングはセンサを常設することが理想
であるが，現地の状況によってはそれが不可能なこと
も多い．この場合，繰り返し測定を実施することにな
る．繰り返し測定では，設置するセンサの位置がデー
タの信頼性に大きく影響する．前述したように，観測
される比抵抗には信号源とセンサの位置関係が影響す
る．それに加えてセンサの位置関係も比抵抗に影響す
る．たとえば，電気探査では電極間隔の距離の誤差が
測定精度の誤差と比例し，MT 法では電場を測定する
電極間隔の 2 乗と比例する．センサを前回と全く同
じ位置に設置できれば，この問題は自ずと回避される
が，それができない場合は，困難な場合でも電極やセ
ンサの位置を正確に求めることが必須である．海底な
どが対象の場合は特に工夫が必要であろう．
　センサを常設することができれば，連続観測でも繰
り返し測定でも，常に同じ条件でのデータが取得でき
る．この場合，Daily et al. (1995)やSlater et al. (2000)
のように，二つの測定時期における見掛比抵抗の比を
とり，それを入力データとして解析を行って，比抵抗
変化を求めることができる．この方法では，見掛比抵
抗の比をとることで地形の影響や恒常的なノイズの影
響を軽減でき，またそれぞれの時期のデータに対する
解析誤差の差異を考慮する必要がなくなる．その結果，
二つの測定時期のデータを別々に解析して変化を求め
るより，誤差を減らすことができる．
　比抵抗モニタリングに関わらず，センサの常設はモ
ニタリングでは有利なことが多い．そのため，多少の
コストなどがかかってもそれを実現できるようにした
い．しかしながら，これまで常設した電極やセンサの
耐久性を評価した例は少ない．比抵抗モニタリングで
は，送信においては大きな電流を使用することがあり，
受信においては微細な電気信号の振幅と位相の精密計
測が必要とされることが多いので，電極やセンサに接
続するケーブルの安定性も問題となる．今後は，モニ
タリングシステム全体の耐久性を考慮する研究が必要
であり，常設したシステムに不具合が見つかった場合
の対処法についても考えておく必要があろう．
　観測が長期にわたる場合，データの安定性をいかに
確保するかがモニタリングにおける重要なポイントと
なる．比抵抗法や CSAMT 法など電極を使用する手
法を用いる場合は，安定な電極を選択することが必要
である．自然電位モニタリングのように電極を固定す
る場合は，電極の長期安定性を監視することが必要で
ある．磁場センサや測定装置自体のドリフトも問題と

なるので，測定システム全体のキャリブレーション（校
正）を定期的に行える体制を確立し，常にドリフトを
把握することが必要である．
　比抵抗法，TEM 法，CSAMT 法など人工信号源を
使う手法をモニタリングに用いる場合は，安全対策は
必須である．とくに大電流を使用する場合は，システ
ム全体にフェールセーフの機能を持たせることは欠か
せない．無人の観測となる場合は，リモートコントロー
ルによってシステムを監視・制御できる機能のほか，
異常時には即座に電源を落とす機能をシステムに持た
せることも必要である．また，人工信号源からは電磁
波が生じるので，他の観測システムや処分場の設備な
どへ及ぼす影響などを事前に検討することも必要であ
る．さらに，現時点ではほとんど考慮されていないが，
長期にわたり電流や電磁波を発生させるので，そのこ
とが地下処分場周辺の岩盤などに及ぼす電気化学的な
影響も考えておく必要がある．その他，モニタリング
のためセンサを設置あるいは固定することが，岩盤強
度や透水性などに及ぼす影響も評価する必要がある．

3) 自然電位モニタリング
　連続観測は，長期間使用が可能な非分極性電極を 1 
m 以上の深度に設置して行う．降雨によるノイズを
避けるには，より深い数メートルの孔井を掘り，そ
の底に設置するのが効果的と考えられる（當舎ほか，
2003）．観測期間が数ヶ月以上になる場合は，各電極
から電位差計・記録計まで敷設する被覆電線は，保護
管に挿入する等，十分な配慮が必要になる（西ほか，
2003）．記録計への電源供給はソーラーパネルによる
のが望ましい．
　連続観測では電極の長期安定性，ドリフト特性を把
握しておくことが不可欠である．現在，3,4 年間にわ
たって安定して測定可能な電極と接地法が開発されて
いるが，設置点の状況や電極自体の不具合で途中から
ドリフトが大きくなったりすることもある．電極点の
密度が十分高い場合には，周囲の電極の測定値と比較
することで，このような場合を判断できるが，電極密
度が低い場合は，ドリフトか信号かの判定が難しいの
で，1 カ所に複数の電極を置く “ 過剰配置 ” も必要と
なる．
　坑道内での自然電位連続測定も期間限定のオプショ
ンとしてありうる．フラクチャー岩体の水理特性推定
に役立てることができる（西ほか，2008）．

4) 微小地震モニタリング
　微小地震観測に使用する使用機材については，一般
的な使用環境において必要とされる性能を持つ観測機
材は既に市販レベルで入手可能である．例えば，電磁
気的に振子振動にフィードバックを与えるいわゆる広
帯域地震計では，従来の機械式地震計に比して非常
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に優れた直線性とダイナミックレンジを得られ (Aki 
and Richard, 2002) ，想定される最低地動レベル以
下のノイズ・レベルと通常の微小地震観測で必要十分
なダイナミック・レンジを持った製品が市販されてい
る．AE (Acoustic Emission) と呼ばれる高周波の極
微小地震を対象とした震源想定域近傍の観測点の場合
には，通常の微小地震より高周波の対象地震の周波数
特性の観測に有利な加速度計を使用することも有効で
ある．
最終処分場としての長期安定性としての観点から，調
査地域は比較的地震活動度の低い地域であると予測さ
れる．このため，データ蓄積に時間がかかること，誘
発地震探知のためには適切なバックグランドを把握す
る必要があること等から，微小地震観測はなるべく概
要調査の早い段階から開始することが望ましい．透水
係数変化のモニタリングとしての性格を考慮すると，
処分場閉鎖後に至るまでモニタリングを継続すること
が望まれる．微小地震観測は基本的に観測期間内は常
時観測状態を維持するが，このような長期間にわたる
データ蓄積を考慮すると，データ記録は地震部分を判
別してのトリガー記録となろう．しかしながら，適切
なトリガー・レベル設定や実際の地震活動の確認のた
めに，観測初期においては連続記録が行われることが
望ましい．
　微小地震観測点は，ノイズ・レベルが低く明瞭な信
号が得られることが重要であり，地表観測点の場合は
可能な限り低ノイズの硬岩露頭などを探すことが基本
となる．しかしながら，配置上重要だが適当な地表設
置点が見つからない場合，10 ～ 20 ｍ深と浅くとも
設置坑を掘り地震計を坑内設置して地表ノイズ・表面
波を避けて必要な低ノイズ・レベルの観測点とするこ
とが必要である．
　地表からの観測データからだけでは震源の深さと発
震時刻の決定精度の向上には限界がある．水平的な広
がりだけではなく深度方向にも観測点を配置すること
により，震源の深さ精度は格段に向上する．また，震
源からの距離の自乗に反比例して地震波の振幅が減少
することから，マグニチュードの小さなイベントを対
象とする場合にはより震源域に近い観測点となる地下
深部の観測点は有利である．理想的には，処分場建設
予定域を一回り大きくカバーする範囲を地表付近と処
分場深度より大きな深度を持つ観測点で囲み，さらに
想定震源域近傍にも観測点を配置した観測網の構築が
望まれる．地動ノイズや長期にわたる地表の改変を避
けるという観点からも，調査坑道や最終処分場建設に
際しては，坑道周辺に観測点を設置することが検討さ
れるべきであろう．坑道内での地震観測では GPS 時
計の使用が困難なため，坑道沿いのケーブルテレメト
リにより地表の記録拠点まで信号伝送することが必要
となる．また，AE のような高周波信号までも記録対

象とした場合，微小地震観測用として開発されたデー
タロガーではサンプリング周波数が不足する場合もあ
るので，機材選定には注意を要する．さらに，地震計
の設置深度と調査地域の地温勾配によっては，高温下
での長期設置が可能な坑内地震計の開発が必要になる
可能性もある．
　微小地震モニタリングにおいては，調査初期から処
分場封鎖後までの非常に長期間の連続モニタリングと
なりうることを考えたシステムであることが要求され
る．このため，長期間の保守性，調査・事業の進展に
対しても安定して存続しうる観測点，維持・更新まで
も含めたコスト等々の検討が重要となる．さらに，地
下設置観測点からの信号伝送・保守等のためには，観
測点から地表までの何らかの経路が必要となる．この
経路に沿って自然状態になかった流体の通路を生じて
核種拡散を早めないために，十分な経路周辺の封止・
埋込措置が必要であるが，センサ系の保守性の担保と
封鎖の確保が両立するための検討が必要と思われる．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
［モニタリングに向けたベースライン取得とモデル作
成の考え方］
　ベースラインは建設・操業によりひきおこされる変
化をとらえるという性格上，建設・操業前から実施さ
れねばならないことが理解される．またベースライン
の変動は建設・操業のような人為的な原因のほかに天
然プロセスによってもひきおこされるとされている．
たとえば，季節変動や年ごとの変動などがこの場合考
えられる．これらをできるだけ分離することはモデル
の信頼性を確認する作業の上で重要である．
　このためには，天然プロセスによりひきおこされる
変動，これにはランダムなものもあれば，一方的経年
的なものも考えられ，それらの変動をできるだけ把握
する必要がある．このような変動をとらえるためには，
観測を単に建設・操業前から始めるだけではなく，天
然の変動を把握するのに十分な時間をかけるために，
できるだけ早く開始せねばならないことを意味する．
概要調査と同時に開始することと考えるべきである．
ベースラインの変動の主要な原因は地下水の変動によ
るものと考えられるので，地下水の水理モデルは非常
に重要である．また，観測データができるだけ定量的
に水理モデルに関係付けられるべきことを考慮すれ
ば，水理モデルとは数値モデルであるべきである．数
値シミュレーションを介在することにより，重力ポス
トプロセッサ，比抵抗ポストプロセッサ，自然電位ポ
ストプロセッサといったソフトウェアツールによっ
て，水理モデルをモニタリング観測データに関係付け
る技術も整い始めている ( 當舎ほか，2001) ．このよ
うな状況で，水理モデルは，ベースラインと呼ばれる
開発前における状態の地質特性の定量的な表現である
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とともに地球物理モニタリングの解析基盤となり，概
要調査段階から作成され，開発の進展に伴って得られ
たデータにより逐次信頼性を確認するともに改良され
るものとして位置付けることができる．
　地球物理モニタリングのデータを地下水理モデルの
ヒストリーマッチングに使用するためのポストプロ
セッサは地熱分野での使用を通して改良がなされてい
る．重力・比抵抗・自然電位以外にも，磁場や地震波
速度の変動や地層変形についてもポストプロセッサが
開発され（石戸ほか，2003），改良が進められている．
今後，これらについても地層処分分野への適用の可能
性が考えられる．
　尚，微小地震ポストプロセッサというものは用意さ
れていない．地熱地帯において，微小地震活動と坑井
操作などによる流体流動の変動に伴う間隙圧変化を関
連付けて解析する試みはある．
　以下，個別の項目について特記事項を述べる．
１) 重力モニタリング
　地表で観測された重力変化量の面積分から地下での
質量変化量を推定するガウスの方法があり，地熱貯留
層への適用で知られる（Hunt, 1970）．地熱貯留層へ
の適用は，測定誤差と積分範囲の打ち切り誤差の影響
が大きくなる場合があって適用には注意を要するが
( 杉原 ,1998)，地層処分の対象深度が数百 m であれば，
簡易な手法として利用できる可能性がある．

２) 比抵抗モニタリング
　地表で観測される電磁場の強度は信号源からの距離
や探査深度に応じて指数関数的に減衰する．地表に電
極や磁場センサなどのセンサ類を設置する限り，対象
深度が大きくなるほど，モニタリングの精度・分解能
の低下は免れない．処分場が建設される深度に焦点を
合わせて手法を選択するが，地表付近を対象とした比
抵抗モニタリングも同時に実施することが必要であ
る．地表付近からから処分場までの範囲の比抵抗モニ
タリングができれば，気象などの影響の評価が可能と
なる．また，比抵抗変化のデータは自然電位モニタリ
ングデータの解釈にも役立つ．
 
３) 自然電位モニタリング
　地下水理モデルとの連携において自然電位データを
より定量的に活用するには，比抵抗の 3 次元構造を
把握しておくことが不可欠である．また，ポストプロ
セッサへの入力データを与える際には，対象地域の岩
石種や流体性状を考慮することが必要である．現在の
ポストプロセッサでは，ゼータ電位や流体の電気伝導
度については流体の塩分濃度や温度による変化を扱え
るようになっているが，岩石種による違いはユーザー
が設定することになっている．岩石サンプルのゼータ
電位測定が必要になる場合もあると考えられる．

４) 微小地震モニタリング
　塑性変形を起こす柔らかい堆積物では応力は蓄積さ
れない．このため，誘発地震のような脆性破壊領域か
否かには，処分場対象地域の地質が大きく影響する．
このような塑性変形領域や広域的な応力場を把握する
ために，微小地震モニタリングのみではなく GPS 測
量，InSAR 等を利用した測地的なモニタリングの評
価も重要と考える．

実際の評価にあたって参考となる知見
１) 重力モニタリング
　観測期間：　建設前から閉鎖後以降も
　観測手法：　地表でのハイブリッドモニタリング．
建設中の一時期に連続観測も導入すると効果的．
　評価のポイント：　閉鎖後に定常的になるかの確認．
建設前の状態との差について，ポストプロセッサを介
して水理モデルで説明
　主要な参考資料：　Hare et al., 2008; Sugihara 
and Ishido, 2008; 

２) 比抵抗モニタリング
　観測期間：　建設前から閉鎖後以降も
　観測手法：　繰り返し測定と連続測定の併用．
　水理モデルとの関係：　閉鎖後に定常的になるかの
確認．建設前の状態との差について，ポストプロセッ
サを介して水理モデルで説明． 
　 主 要 な 参 考 資 料：Slater and Sandberg (2000), 
Takakura et al. (2001)

３）自然電位
　観測期間：　建設前から閉鎖後以降も
　観測手法：　マッピングの繰り返しと連続観測の組
み合わせ
　水理モデルとの関係：　閉鎖後に定常的になるかの
確認．建設前の状態との差について，ポストプロセッ
サを介して水理モデルで説明． 
　主要な参考資料：Darnet et al., (2003); Revil et al. 
(2003); Ishido(2004)

４）微小地震
　観測期間：　建設前から閉鎖後以降も
　観測手法：　地表または地下数十 m に地震計を設
置して常設観測網で観測する．閉鎖前の期間だけでも
坑内観測点を設けることが望まれる．
　水理モデルとの関係：　微小地震が発生した場合に
誘発地震の可能性を検討する．間隙圧変化との関係で
考察する．
　主要な参考資料：小笠原ほか（2009）
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実際の評価にあたって残された課題
　地層処分場での観測方法の仕様を確定するために
は，相当するスケールでの事例研究は，実績が十分と
は言えないので，テストフィールドでの測定を蓄積す
ることが望まれる (Sugihara et al., 2009)．

c．処分深度における水理特性

評価対象：地下水流動が坑道その他に悪影響を及ぼす
恐れが少ないこと
評価指標：対象地盤の水理特性およびその異方性

評価対象の概要
　処分深度の岩盤の水理特性は，安全評価に用いる地
下水流動解析のみならず，概要調査段階においても，
坑道の掘削効率，安定性に対して大きな影響を与える．
評価すべき具体的なパラメータとしては，透水係数お
よび比貯留率があげられるが，一般的な地表からの鉛
直ボーリング孔を用いた原位置水理試験では，ボーリ
ング孔と直交する水平方向の透水係数のみが評価可能
な場合が多い．一方，特に堆積岩地域においては，堆
積時の層理面に平行な方向と直交方向，すなわち多く
の場合は水平方向と鉛直方向の透水係数が１～２オー
ダー異なることが知られている．鉛直に掘削された
ボーリング孔において，ボーリング孔沿いの透水係数
を原位置で評価することは困難であるため，多くの場
合は掘削で得られた岩芯試料の室内実験で評価されて
いる．しかしながら，岩芯試料を用いた評価は，5cm
～ 10cm 程度の試料での透水係数であり，地表から
処分深度となる数 100m までの鉛直方向の透水係数
分布を評価することは困難である．
　一方，気圧変動等の地表に載荷される力の変動に
よって，水理－力学の連成変動の効果によって，井
戸の水位が変動することは古くから知られており
(Wang,  2000)，Rojstaczer (1988) は，井戸の水位と
気圧変動の相関から，透水係数と比貯留係数の比であ
る水頭拡散率を評価する手法が提案されている．また，
細谷，徳永 (2005) においては，多深度の間隙水圧モ
ニタリング結果を利用することで，非線形最小 2 乗
法によるパラメータ同定の優位性が示されている．

評価指標の設定とデータ採取
　精密調査地区選定段階においては，処分深度におけ
る水理特性とその異方性が適切に評価されていること
が必要である．また，その評価のためには，以下の手
法が有効である．
　気圧変動に起因する間隙水圧変動は，水理－力学連
成解析の多孔質弾性理論によって以下のように規定さ
れる．ただし，下面の境界は無限深度で応力が周期的
に変動するという条件を設定する．
気圧変動の振幅をσB とすると，地下水流動が生じな
い非排水条件における間隙水圧変動の振幅 p は，細谷・
徳永 (2003) から，以下のように表される．

Bp = (1)
ここで，γは載荷効率と呼ばれ，多孔質弾性論の構成
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則から以下のように定義される．

 ( ) ( )
1

3 1 2 1 2
B

B
+

=
(2)

ただし，νは排水条件でのポアソン比，α，B はそれ
ぞれ Biot-Willis 係数，Skempton の B 値と呼ばれる，
多孔質弾性論における連成関係での弾性係数であり，
Biot and Willis (1957)，Green and Wang(1986) に
より，固体粒子の体積弾性率 Ks，排水条件における
多孔質材料の体積弾性率 K，間隙部分の体積弾性率
Kf，流体の体積弾性率 Kf，および間隙率φから，以
下のように表される．

 
1

s

K
K

=
(3)

1 1

1 1 1 1
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s f

K KB

K K K K

=

+
(4)

ただし，固体粒子部分が単一材料から構成される場合
は，K φ =Ks となる．一方，多孔質弾性論における地
下水流動の支配方程式は，流体の静粘性係数 m，地
盤の浸透率 k，流入流出量 Qf，平均垂直応力 skk/3 を
用いて，以下のように表される．

2

3
kk

f
k B Pp Q

KB t tμ
+ = +

(5)
　ここで，Wang(2000) によると，岩盤の変形が一方
向にしか発生しない，気圧変動による変形のような場
合には，垂直応力と間隙水圧の関係は，
 

( )4 3kk P Kf t+ = (6)
となる．ここで，f(t) は体積ひずみと間隙水圧の関係
から生じる，時間の関数となる積分定数であり，h は

 ( )
1 2

2 1
=

(7)
で定義される．これを（5）式に代入し，整理しなお
すと地下水流動と変形を分離した式として，

 

( )21
s f

f

df tpS p Q
g t dt

=
(8)

ここで，rf は流体の密度，k は透水係数，g は重力加
速度，Ss は比貯留係数であり，
 41

3s f f
BS g g

KB K
= =

(9)

13
1

K K=
+ (10)

で表される．ただし，Kn は一次元変形を生じる場合
の排水条件での体積弾性率である．ここで，岩盤の固
体部分の非圧縮性を仮定すると， K/Ks<<1 および
K/K φ <<1 となることから，（3）および（4）は，以
下のように変形される．

1= (11)

f

f

K
B

K K
=

+ (12)
これを，（9）に代入すると，

=
f

fs K
gS 1

1 (13)
となり，既知量である流体密度，間隙率，流体の体積
弾性率を用いて，載荷効率からの比貯留係数の評価，
あるいは逆の評価が可能となる．
　気圧変動による鉛直方向の地下水流動を考えると，
変形から分離した地下水流動の支配方程式は，

dt
d

t
p

z
pc B=2

2

(14)
となる．ここで，z は深度，t は時間，c は鉛直方向の
透水係数κを比貯留係数 Ss で除した鉛直方向の水頭
拡散率である．
　多層地盤モデルの場合は，各層の支配方程式は，上
記の支配方程式を各層ごとに記述し，

( ) ( ) ( )t
dt
dtzp

t
tzp

z
c Bjjjj =,,2

2

jj zzz 1

と示される．ここで添字 j は層を示す．
　間隙水圧 Pj を，次式のように，非排水応答 pju と地
下水流動を伴う応答 pjd に分離して表す．

( ) ( ) ( )tzptptzp d
j

u
jj ,, +=  (16)
jj zzz 1

　(16) 式を支配方程式に代入すると，以下の２式に
分離される．

( ) ( )ttp Bj
u
j = (17)

( ) ( )tzp
t

tzp
z

c d
j

d
j j

,,2

2

=
 (18)

jj zzz 1

　(17) 式および (18) 式をフーリエ変換し，周波数領

(15)
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域での間隙水圧 ˆ jp の一般解を求めると，
ˆ
ˆ

j jD z D zj i
j j j r

p
a e b e A e= + + =

(19)
となる．ここで，̂ はフーリエ変換された変数を示し，
Ar は振幅比，θは位相差．Dj は以下の定義で求めら
れる．

( )1
2j

j

D i
c

= +
(20)

したがって，間隙水圧変化は，係数 aj，bj を以下のよ
うに境界条件の周波数領域での表示から決定すること
で理論的に求められる．
地表面の境界条件； 

1 1 1 1ˆ ˆ ( 0) 1p at z a b= = + = (21)
無限深度での境界条件： 

2 2 2ˆ ˆ ( ) 0p at z a= = (22)
層境界での圧力連続条件： 

1 1 2 2

1 1 2 2

1 1 1 2 2 2

ˆ ˆ ˆ ˆ ( 236 )
D L D L D L D L

p p at z L m
a e b e a e b e
+ = + = =

+ + = + +
(23)

層境界での流量連続条件： 

( ) ( )1 1 2 2

1 1 2 2

1 2

1 1 2 2
1 1 2 2

1 2

ˆ ˆ
( 236 )

D L D L D L D L

k p k p at z L m
z z
k D k Da e b e a e b e

μ μ

μ μ

= = =

=

(24)

　逆に，気圧変動に対する間隙水圧の応答特性から岩
盤の水理特性を評価する場合には，細谷・徳永 (2005)
にも示されているように，地下水流動が無視できる非
排水的な応答特性 ( 位相差 0) から載荷効率 g を，地
下水流動の影響を受けている応答特性から水頭拡散率
c を求め，載荷効率から比貯留係数 Ss を評価した上で，
透水係数 k を算出する．従って，透水係数の評価には，
間隙水圧モニタリングにおいて位相差が生じる応答波
形を精度よく把握可能であることが必要条件となる．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　実際のモニタリングにおいては，間隙水圧変動は，
気圧変動以外に積雪，降雨，地球潮汐等の周期的変動，
人為的な掘削，揚水等による影響を受ける．間隙水圧
モニタリングからの水理特性評価を行うためには，人
為的な擾乱，あるいは，降雨，融雪等の影響を受けて
いない時期のデータを用いた周波数解析から，気圧変
動あるいは潮汐の影響の成分を抽出する必要がある．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　透水係数および比貯留率のデータ自体が，精密調査

地区選定段階において排除要件となることはない．し
かし，取得されたデータについては，試験の品質保証
も含め十分な妥当性の検討が必要である．

実際の評価にあたって参考となる知見
　一例として，日本原子力研究開発機構によって，地
質，水理，力学特性が研究されている，幌延地域を対
象として，気圧変動に伴う間隙水圧変化の解析結果を
示す．地質モデルは，日本原子力研究開発機構の調
査ボーリングに関する既公表報告書である山本ほか

（2002-2004）から，現在建設中の東立抗付近の地質
状況を推定し，水理・力学特性は，同調査ボーリング
報告書から代表値を設定した．
　解析モデルは，鉛直一次元モデルとし，幌延地域の
処分領域の代表的な地層である声問層および稚内層の
２層構造モデルとした．上位の声問層と下位の稚内
層の地層境界は，立抗周辺の想定境界深度である GL-
236m とし，上部境界は地表面，下部境界は，十分な
深度として GL-1000m と設定した．ここで，地表面
境界での気圧変動の周期は，一般的に観測される周期
の範囲として，３日と 10 日の２ケースを採用した．
下部境界に関しては，不透水かつ変位 0 のケースと，
不透水かつ応力が上部境界と同じく周期的に変動する
ケースの２種類のモデルを設定した．
　水理的な特性としての透水係数は，調査ボーリング
における水理試験データから，声問層，稚内層に相当
する試験区間におけるスラグ試験と揚水試験の解析結
果を平均し，設定した．比貯留係数は，原位置水理試
験の結果からの信頼性が低いため，後述する力学試験
から推定した．解析に用いた値を表 2.4.3c-1 に示す．

表 2.4.3c-1　解析に用いた水理特性．

　力学的特性および岩石物性は，調査ボーリングにお
ける岩芯試料を用いた試験結果の平均値として，表
2.4.3c-2 のように設定した．
　それぞれのケースに対して，汎用解析コード
ABAQUS を用い，１m 間隔の一次元メッシュでの計
算を行い，振幅比と位相差の深度分布を評価した．図
2.4.3c-1 および図 2.4.3c-2 に下部境界が不透水，非
変形の境界条件における振幅比と位相差分布を周期３
日と 10 日のケースについて，図 2.4.3c-3 および図
2.4.3c-4 に下部境界不透水，応力変動条件における
振幅比と位相差分布を周期３日と 10 日のケースにつ
いて示す．
　気圧変動に対する間隙水圧応答からの透水係数の評
価には，間隙水圧モニタリングにおいて位相差が生じ



表 2.4.3c-2　解析に用いた力学特性および岩石物性．

図 2.4.3c-1　下部不透水非変形条件における数値解析の振幅比と位相差の分布（周期３日）．

図 2.4.3c-2　下部不透水非変形条件における数値解析の振幅比と位相差の分布（周期 10 日）．

図 2.4.3c-3　下部不透水応力変動条件における数値解析の振幅比と位相差の分布（周期３日）．
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図 2.4.3c-4　下部不透水応力変動条件における数値解析の振幅比と位相差の分布（周期 10 日）．
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る応答波形を精度よく把握可能であることが必要条件
となる．
　比貯留係数に関しては，非排水的な応答特性におけ
る，気圧変動に対する振幅比のみの問題となるため，
基本的には圧力センサーの分解能と気圧変動，載荷効
率に帰着される．本研究で想定したモデルにおいても，
載荷効率は 0.5 以上であり，一般に想定される気圧変
動が KPa オーダーであることから，既存の圧力セン
サーにおいても十分に検知可能と考えられる．
　一方，地下水流動に伴う間隙水圧応答を把握するた
めには，全体の間隙水圧応答から非排水的な間隙水圧
応答を除いた，微小な間隙水圧応答を計測する必要が
ある．ここで示した事例における応答解析の結果で，
位相差が現れている深度に関しては，地下水流動によ
る圧力応答は気圧変動の数％から 10％程度の値を示
しているため，地表面近傍および地層境界近傍におい
ては透水係数の評価が可能と考えられる．また，その
深度での位相差は -5° ～ 2° であり，時間に換算すると，
周期３日の場合は 0.4 時間から１時間，周期 10 日の
場合は 1.33 時間から 3.33 時間であるため，通常の
観測において位相差を把握することは可能と考えられ
る．
　岩盤の水理特性としての水頭拡散率によって，地下
水流動による間隙水圧応答を把握可能な測定限界とし
ては，浦越ほか（2006）において，水頭拡散率と気
圧変動等の載荷の周波数による無次元深度，

fQ z
c

=
(25)

による検討が行われている．ここで，Q は無時限深度，
f は載荷の周波数である．地下水流動による間隙水圧
変動の振幅は，以上の無次元時間から，載荷の振幅の
( ) ( )1 exp Q 倍となる．浦越ほか（2006）では，地
下水流動に起因する位相差と振幅比の相異を判別する

ための基準として， Q < が条件として提案されてい
る．
　本モデルの場合に当てはめると，例えば声問層相当
の第一層においては，c=3.9×10-4m2/s，f=3.86×10-

61/s（周期３日），f=1.16×10-61/s（周期 10 日）と
なるため，適用深度は，17.8m（周期３日）および
32.5m（周期 10 日）と計算される．これは，解析解
および数値解の解析結果と調和的である．

実際の評価にあたって残された課題
　以上の解析によって，例として示したような低透水
性（低水頭拡散率）のモデルにおいても，境界部から
数十 m の領域においては，透水係数を算定するため
に必要な間隙水圧の気圧変動に対する位相差と振幅
が，実際に計測が可能な範囲で現れることが示された．
実際に間隙水圧モニタリングを適用する際には，岩芯
試料を用いた室内透水試験等の結果から，間隙水圧モ
ニタリングの深度，測定時間間隔，センサーの選定等
を行う必要がある．水理パラメータ同定の簡便な方法
としては，非排水応答から載荷効率を求め，地下水流
動の応答から水頭拡散率を求める方法であるが，パラ
メータの組み合わせによる解の一意性の検討が必要で
ある．
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d．間隙水圧分布形成と地下水流動・物質移行への影
響評価

評価対象：地下水流動が坑道その他に悪影響を及ぼす
恐れが少ないこと
評価指標：対象地盤の間隙水圧分布，推定される成因

評価対象の概要
　堆積岩地域においては，概要調査のような地表から
のボーリング孔における深度方向の間隙水圧分布が，
局所的に深度によって規定される静水圧から乖離する
異常間隙水圧を示すことがしばしば観測される．精密
調査地区選定において，処分深度近傍に異常高圧を示
す地層が存在する場合，原因が地形および地質構造に
よるもので，圧力が安定的に維持されると考えると，
地下施設建設時の大量湧水が懸念される．しかしなが
ら，異常間隙水圧の原因は地形および地質要因のみで
はなく，圧密，あるいは化学的浸透圧等の力学あるい
は化学的な要因による場合も多い．坑道への影響に関
しては，地形・地質的な要因による異常間隙水圧の場
合は恒常的な大量湧水が懸念されるのに対し，他の要
因の場合には，湧水量が短時間で低下することが予測
される．一方，地下水流動および核種移行の評価に関
しては，地形および地質構想による場合は従来の地下
水流動モデルで評価が可能であるが，圧密および化学
的浸透圧による場合には，通常の地下水流動モデルに
加え，応力変形と地下水流動の連成解析，あるいは化
学的浸透圧の効果を組み込んだ地下水流動解析が必要
となる．通常の地下水流動解析によって評価した場合
と上記のような要因を考慮した場合では，地下水の流
動方向および核種の移動方向が大きく異なる場合があ
る．
　概要調査における間隙水圧分布およびその成因の評
価手法としては，第一に概要調査において掘削される
ボーリング孔での間隙水圧分布の把握を行うこと，そ
こで静水圧分布から乖離した間隙水圧を示す区間が存
在した場合に，室内試験および原位置試験による成因
の評価を行う必要がある．その結果から，成因を考慮
したモデルを用いて坑道掘削時の湧水量の評価および
地下水流動の評価を行う必要がある．

評価指標の設定とデータ採取
　精密調査地区選定段階においては，異常間隙水圧の
有無やその影響が適切に評価されていることが必要で
ある．また，間隙水圧分布の評価のためには，以下の
試験や検討が求められる．

（1）原位置における間隙水圧分布の評価
　間隙水圧分布を原位置で評価するためには，ボーリ
ング掘削直後に実施する原位置水理試験による方法
と，掘削後のボーリング孔における直接計測を行う方

法がある．前者は，水理試験における平衡水圧を評価
する方法であり，古典的な方法としては，揚水試験
における回復過程において，（１）に示す Horner 時
間の対数と，回復開始時の圧力との圧力差をプロッ
ト す る Horner Plot 法 が あ げ ら れ る（Earlougher, 
1977）．
 

T
Ttth

+
=

（１）
　ここで，t は揚水時間，T は揚水停止からの時間で
ある．このプロットにおける log(th)=0 における切片
が，無限時間における圧力回復量となるために，平衡
水圧を概算として見積もることが可能である．ただし，
ここで見積もられた圧力はあくまで第一次近似である
ため，本来は，水理試験データの逆解析（Enachescu 
et al., 2004 等）において，透水係数等の水理特性と
ともに，平衡水圧を未知パラメータの一つとした最適
化を行うことが望ましい．
　一方，ボーリング孔沿いの間隙水圧分布を直接計測
する方法として代表的なものは，多段式パッカーによ
る計測システムを用いる方法である．代表的な方法と
して，國丸・細谷 (2006) では，二重管スタンドパイ
プ方式の圧力モニタリング装置を改良し，間隙水圧モ
ニタリングと，pH, 酸化還元電位，電気伝導度，温度
の原位置計測および採水が可能となる計測システムを
開発し，JAEA 幌延深地層研究センターにおいて適用
した．
　その他，ボーリング孔掘削後にボーリング孔沿いの
水理特性と間隙水圧の評価を行う方法として，流体電
気伝導度検層（Tsang and Doughty, 2003）が近年
用いられている．この方法は，ボーリング孔内水を電
気伝導度の低いイオン交換水で置換し，孔内からの揚
水を行いながら繰り返し電気検層を実施する方法であ
る．本手法では，揚水によって孔内水位が低下するこ
とで，水みちとなる箇所からその地点の間隙水圧と透
水量係数に従って，電気伝導度が比較的高い地下水が
孔内へ流入することによって孔内水の電気伝導度プロ
ファイルが変化する状況を計測し，揚水量を変化させ
て計測を繰り返す．
　Tsang and Doughty (2003) において，水理特性と
間隙水圧分布は以下のように求められる．電気伝導度
の上昇が観測された点に関して，孔内への流入／流出
量は，

( )
( )

( )wbii
wi

wbii
i hhT

rr
hhTq ==

ln
2 *

(2)
で表される．ここで，qi は地点iにおける流入／流出量，
Ti

* は透水量係数，hi は平衡水位，hwb は孔内水位，ri

は影響半径，rw は孔径である．また，Ti は定数項を括っ
た実効透水量係数である．ここで，複数の流入／流出



図 2.4.3d-2　流入／流出量の最適化結果から評価された透
水量係数と平衡水位の分布 ( 伊藤，2008)，透水量係数及び
平衡水位は (6)，(9) 式における規格化された値で示されて
いる．

図 2.4.3d-1　北関東堆積岩地域における揚水時の流体電気
伝導度検層による電気伝導度プロファイルの経時変化，図中
の矢印は、電気伝導度の変化が見られる流入／流出点を示す

（伊藤，2008）．
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点における流入／流出量の合計は揚水量（Q）である
ことから，
 

( )= wbii hhTQ 　(3)
　ここで，揚水量をQから ( )QQQ += に変化させ，各
流入流出点における流量を ( )iii qqq +=' とすると，(2)
および (3) は，それぞれ，
 ( )''

wbiii hhTq = 　(4)

( )= '
wbii hhTQ 　(5)

となる．ここで， '
wbh は，揚水量Q の際の孔内水位で

ある．ここで，(4) と (2) 及び (5) と (3) の差をとり，
Ttot = T∑ とすると，

Q
q

T
T i

tot

i =
　(6)

となる．

　また，(5) を変形すると，

( ) ( )wbavgtotwbii hhThhTQ == 　(7)
　ここで，havg は，揚水量 0 の際の孔内水位である．(4)
と (7) の比をとり，式を変形すると，

1=
toti

i

wbavg

angi

TT
Qq

hh
hh

(8)
 (6) を (8) に代入し，Ti Ttot を消去すると，

1=
Qq
Qq

hh
hh

i

i

wbavg

angi

(9)
　これから，流入／流出点の平衡水位（間隙水圧）は，
各点での流入／流出量が推定できれば評価可能とな
る．電気伝導度プロファイルの時間変化から流入／流
出量を推定するためには，電気伝導度と塩分濃度の関
係式を仮定し，孔内の一次元移流拡散方程式を解き，
その結果として計算される電気伝導度プロファイル
が，実測を再現するような流入／流出量分布を求める．
　流体電気伝導度検層は，日本国内においても JAEA
瑞浪超深地層研究所における花崗岩地域での適用例

（Doughty et al., 2005）を初めとして，き裂系堆積岩
地域における適用例（伊藤，2008）等，事例が増加
している．
　一例として，伊藤 (2008) における北関東地域の堆
積岩地域での適用例における揚水時の電気伝導度プロ
ファイルの変化を図 2.4.3d-1 に示す．
　このプロファイルから，一次元移流拡散解析による
流入／流出量の最適化と，(6) 及び (9) 式を用いた結果，
図 2.4.3d-2 に示す透水量係数，平衡水位を評価して
いる．

 
（２）異常間隙水圧の成因と地下水流動への影響
　堆積岩地域における異常間隙水圧は，地形・地質構
造に従う地下水流や溶存物質濃度差による化学的浸透



図 2.4.3d-3　低透水性層と近傍の高透水性層における水頭および流れの模式図．図中，網掛け部分は低透水性層，矢印は流
れの方向，水頭は右側が高い．(a) 圧縮ひずみ，熱膨張，続成作用による空隙率の低下による低透水性層の流体発生源として
の働き，(b) 引張ひずみ，熱収縮などによる低透水性層の流体吸収源としての働き（Neuzil，1986 より一部改変）．
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などの安定的な流れの場に支配されるものと，圧密や
地殻運動による地層自体の変形，岩石と間隙流体の相
互反応による間隙率の変化，ガス・熱の生成など地質
学的，地化学的プロセスにともなう長期的な地質媒体
あるいは流体の体積変化に支配されるものに大別され
る（Neuzil，1995）．異常間隙水圧が地形・地質構造
に従う地下水流または化学的浸透などの安定的な流動
場によって形成されている場合には，現在の水理地質
的な場の理解によってその成因が特定することが可能
である．一方，地質学的・地化学的プロセスが現在も
継続している地域では，上記の安定的な流れ場の理解
に加え，諸プロセスの原因となる地質の変遷を明らか
にし，間隙水圧への影響を評価する必要がある．いず
れの場合においても，地層中での低透水性層の存在が
異常間隙水圧に大きく関係するが，地形・地質構造に
よる異常間隙水圧は低透水性層の水理的なバリア機能
によって周囲の高透水性層において持続するのに対
し，化学的浸透や地質・地化学的プロセスによる間隙
水圧異常は低透水性層内部で生じる浸透流あるいは地
質媒体・流体の体積変化が原因であるため低透水性層
内部において持続する．従って，ボーリング孔調査に
おいて低透水性層内部で異常間隙水圧が認められる場
合には，浸透流あるいは地質・地化学的プロセスによ
る地質媒体・流体の体積変化の影響を検討し，坑道掘
削時の湧水量および地下水流動の評価では異常間隙水
圧の成因を考慮したモデルを用いる必要がある．
　上記の異常間隙水圧の成因は単一の地下水流動モデ
ルとして，
 

q=+
J

t
n

t
T

tt
hS T

t
mS

*

（10）

で表される（Neuzil，1995）．ここで，h は全水頭，
σt は全応力，T は温度，n は間隙率，t は時間，J は
注入 / 揚水流量，ρは流体密度，q は流体フラックス，
SS は比貯留率，ζm は力学的載荷効率，ζT は熱膨張
効率，左辺第４項は地化学的プロセスによる間隙率の
変化量である．(10) は左辺で表される水頭，全応力，
温度，間隙率の変化による流体質量の増分が，右辺で
示される流体質量の発散と釣り合うことを表してい
る．Neuzil（1986）は，(10) で表される間隙水圧異
常の成因と流体の移動方向を図 2.4.3d-3 のよう定性
的に説明している．
 
(10) および図 2.4.3d-3 からは，流体及び地質媒体の
圧縮，温度増加，間隙率の低下によって流体圧が蓄積
した地層から流体が発散し，逆の場合には流体が流れ
込むことが分かる．すなわち，流体及び地質媒体の
体積変化によって異常間隙水圧が発生している場での
流れの方向は流体圧の勾配と概ね一致すると考えられ
る．
　一方，化学的浸透は溶存物質濃度差が安定的に保た
れる場合には低透水性層において持続する．この化学
的浸透の影響は (10) における流体フラックスに現れ，

=
g

hKq
（11）

で表される．右辺第一項は圧力勾配および重力勾配に
よるフラックス，第二項は化学的浸透によるフラック
スである．ここで，K は透水係数，σは反発係数，g

は重力加速度，πは浸透圧である．反発係数σは，地
質媒体が半透膜として機能し化学的浸透を発生させる
能力を 0 ～ 1 の間で表し，完全な半透膜として挙動
する場合には 1 をとる．(11) において，右辺の２つ



図 2.4.3d-5　海成起源の低透水性層中での塩の移動の概念図（Takeda et al .，2009）．
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のフラックスは正負逆の符号をとり，化学的浸透の影
響下における地下水の流動方向は右辺第一項で表され
る見かけの導水勾配と逆向きとなりうることを示して
いる．従って，通常の地下水流動モデルによって化学
的浸透の影響下にある地下水流動を評価した場合に
は，実際とは異なる方向に地下水が流れていると判
断する危険性があることが指摘されている（Marine 
and Fritz, 1981）．また，近年では原位置地層にお
ける化学的浸透の発生と間隙水圧の変化が観測され

（Neuzil，2000），非常に大きな間隙水圧の変化が発
生する可能性があることが報告されている（Neuzil，
2009）．このことから，堆積岩を処分候補地とする各
国では，化学的浸透の地下水流動への影響が注目さ
れている（Garavito et al., 2007; Horseman et al., 
2007; Cruchaudet et al., 2008; Rousseau-Gueutin 
et al., 2009）．
　堆積岩の反発係数の測定は日本国内においても竹田
ほか（2011）によって実施されており，図 2.4.3d-4
に示すように，拘束圧の増加にともない反発係数が増
加することなどが明らかになっている．
 

図 2.4.3d-4　拘束圧の増加にともなう珪質泥岩の反発係数
の変化（竹田ほか，2011）．

一方，地層スケールでの化学的浸透の持続性や地下
水流動方向への影響評価も（10）において他の成
因を無視した簡易なモデルによって検討されてお
り，図 2.4.3d-5 に示す各一次元モデル中での，間隙
水圧，化学的浸透の発生下での流体フラックスが図
2.4.3d-6 及び７のように評価されている．
　図 2.4.3d-6 では浸透圧による間隙水圧の増加パ
ターンは低透水性層への塩の供給，水理的な境界条
件に影響を受けることが分かり，図 2.4.3d-7 からは，
化学的浸透は見かけの間隙水圧勾配から算出されるフ
ラックスと比較して非常に小さくなることが示唆され
る．また，同様のモデルを用いた検討から図 2.4.3d-8
に示すように水理および拡散パラメータによっては地
質学的タイムスケールで異常間隙水圧が持続すること
が示唆される．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　概要調査におけるボーリング孔を利用した間隙水圧
計測では，先述の「原位置における間隙水圧分布の評
価」で指摘した掘削・揚水による間隙水圧の撹乱に加
え，低透水性の堆積層では孔内水と周囲地層の間隙水
の溶存物質濃度差にも配慮が必要となる．これは孔内
水として意図的に溶存物質量の少ない水を利用する場
合には，孔内水と間隙水の溶存物質濃度差により孔井
周囲で化学的浸透が発生し，パッカーで区切られた孔
井内のモニタリング区間の圧力が定常的に低くなる可
能性があるためである．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　異常間隙水圧の有無自体が，精密調査地区選定段階
において排除要件となることはない．しかし，その影
響は長期的安全性の確保を判断する上で必要な事項で
あるので，異常間隙水圧の成因を検討することは不可



図 2.4.3d-8　図 2.4.2d-5 中の各モデル内での最大間隙水圧の経時的な変化（Takeda et al .，2009）．

図 2.4.3d-7　低透水性層中での化学的浸透下でのフラックスと見かけの動水勾配から評価されるフラックス（Takeda et al .，
2009）．

図 2.4.3d-6　低透水性層中での間隙水圧の経時的変化（Takeda et al .，2009）．
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欠である．特に，静水圧から乖離する間隙水圧が地形・
地質構造に従う地下水流だけで形成されていると解釈
できない場合には，化学的浸透や地質学的・地化学的
プロセスの影響を検討することが必要となる．このた
めには間隙水の溶存物質・ガス，各層序を代表する岩
石コアの水理・拡散・化学的浸透にかかわるパラメー
タ，調査対象地域の地層の変遷に関係するデータを精
密調査地区選定段階においても取得しておくことが望
ましい．

実際の評価にあたって参考となる知見
　原位置における間隙水圧の測定については，先に示
した通り，Enachescu et al.（2004）により原位置水
理試験の逆解析において水理パラメータとともに平衡
水圧も未知パラメータとして評価する手法が適用され
ている．多段パッカーを用いた多深度の間隙水圧・水
質モニタリング，間隙水サンプリング手法は國丸・細
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谷 (2006) により JAEA 幌延新地層研究センターにお
いて適用実績がある．また，水理特性と間隙水圧を同
時に評価する手法として Tsang and Doughty（2003）
による流体電気伝導度検層が近年用いられている．
　異常間隙水圧は石油・ガスなど流体資源探査におい
ても重要な問題となるため，その成因については古
くから検討されてきており，地質・地化学的プロセ
スによる影響は Osborne and Swarbrick（1997）な
どにより詳細に検討されている．しかしながら，異
常間隙水圧の成因としての化学的浸透についての研
究事例は乏しく，Neuzil（2000）による原位置実験
を機に地層処分にかかわる研究機関で注目されてき
たが（Garavito et al., 2007; Horseman et al., 2007; 
Cruchaudet et al., 2008; Rousseau-Gueutin et al., 
2009），依然として実験データの拡充と知見の整備が
必要とされている（Neuzil，2009）．

実際の評価にあたって残された課題
　堆積岩地域における異常間隙水圧は，低透水性層の
バリア機能に加え，低透水性層内部での化学的浸透や
地質・地化学的プロセスによる影響を受けている可能
性がある．このため，長期的安全性の確保を判断する
上で必要な地下水流動の評価を実施するためには，従
来の地形・地質構造に従う地下水流動評価モデルに化
学的浸透など異常間隙水圧の成因となりうる現象を取
り込むことが必要と考えられる．

e．生物化学調査手法

評価対象：指定済み，法令文章等
評価指標：定量的に評価できる指標の例示

評価対象の概要
　微生物は微視的な単細胞生物の総称で，その大きさ
から空隙や割れ目といった地層中の微小空間に生息が
可能である．これまでの白亜紀または新第三紀の固結
した地下深部堆積岩を用いた研究により，直径 0.2 μ
m 以上の空隙が存在すれば活動することが知られる．
また結晶質岩の地下水中にも微生物は生息し，地下水
の特に還元的な化学状態の形成において重要な役割を
果たすと考えられている．
　地下深部における微生物の活動は，空間や栄養の不
足により一般的に低いレベルと推定されているが，掘
削・地下坑道建設等の生息場の物理化学的変化により，
活動レベルが上昇し，水理化学場に影響を与える可能
性が考えられる．
　悪影響として，
1) 可燃性ガス（メタン）の生成による立地調査や処

分場操業時の安全性低下
2) 腐食性物質 ( 水素・硫化水素 ) の生成によるキャ

ニスターの隔離性能低下
3) キレート剤 ( 有機酸やシデロフォア ) や無機コロ

イドの生成による核種移行の促進
が挙げられる．
　良い影響として，
1) 立地調査および処分場建設・操業時に地下空間に

持ち込まれた表層由来物質 ( 有機物や酸素等 ) の
消費による回復過程の促進

2) 悪影響の 1) から 3) に挙げた化合物と無機コロイ
ドの消費，および核種移行を促進する天然腐植物
質の分解が考えられる．また，影響の善悪が微
生物の生活様式によって変る場合，すなわちバイ
オフィルムと呼ばれる固相に付着するか，微生物
コロイドとして地下水中に浮遊するかにより，細
胞に吸着または鉱物化した核種の移行を遅延する
か，促進するかが異なる．

　上述の影響は人工バリア性能が安全評価上担保さ
れる処分場の埋め戻し後 1000 年以内に人為的な擾乱
を受ける前のベースラインへと回復することが望ま
しい．従って，回復過程をモニタリングする上でも，
1000 年以降の微生物影響の将来予測をする上でも
ベースライン情報の取得は重要である．

評価指標の設定とデータ採取
　微生物影響については 1980 年代後半から指摘さ
れ，処分場建設の許認可申請が行われたアメリカ，お
よび許認可申請が行われる予定の北欧諸国のサイトに



図 2.4.3e-1　烏山ボーリングコアの生物化学特性の解析例 .
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おいても微生物調査が行われている．地下微生物生態
系の実態は科学的知見が乏しいため，立地調査時に採
取した高品質な掘削コアまたは地下水試料を用いて解
明した後に，処分場性能への具体的な影響を考察する
必要がある．先行例として，フィンランド Olkiluoto
の処分場候補地において行われた立地調査において，
銅キャニスターを腐食する硫化水素が，地下水中で微
生物活動により生成される深度が 500 m より浅い深
度であったため，処分場建設深度を 500 m に設定す
ることの科学的根拠の一つとなっている (Pedersen et 

al., 2008)．従って，バイオマス，代謝様式・活性お
よび群集構造といった微生物評価指標と微生物代謝に
関連する化合物の地下水中での濃度および同位体組成
の化学分析を組み合わせた評価指標の設定が必要であ
る．
　母岩が結晶質岩の場合は，微生物の生息場が岩石亀
裂中の地下水であるため，地下水から取得するデータ
が評価指標になる．一方，母岩が堆積岩の場合は多孔
質媒体中の空隙が微生物の生息場であるため，掘削コ
アおよび掘削コアから抽出した間隙水がデータ取得の
対象となる．また，堆積岩は空隙サイズにより微生物
の生息場が制約されていることが知られるため，掘削
コア中の空隙サイズが微生物影響の明確な評価指標に
なる．固結度の高い堆積岩で亀裂系を介した地下水流
動が卓越する場合は，地下水も採取して評価する必要
がある．
　図 2.4.3e-1 は栃木県那須烏山市の第三紀堆積岩を
対象とした深度 350 m の掘削調査の取得データであ
る．法定処分深度の 300 m より深い掘削コア中の間
隙水に，亜硝酸・硝酸塩イオンといった酸化的な化合
物が含まれ，亜硝酸・硝酸塩イオンで代謝する微生物
の活動が検出された．しかし，微生物による硝酸代謝
速度はコア中の 0.2 μ m 以上の空隙の割合と相関し
ており，空隙サイズの小さい地層中は微生物活動のレ
ベルが低く，影響を考慮しなくても良い科学的根拠と

なる可能性が示された (Suzuki et al., 2009)．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　精密調査地区選定段階では，地表からの掘削調査に
より評価指標のデータが取得される．結晶質岩および
固結した堆積岩の深度 300 m を超える大深度掘削は，
ロータリーコアバレルを用いた工法が一般的である．
この工法はカッティングスの除去やコアビットと岩石
との摩擦熱を冷却するため掘削流体が用いられる．岩
盤が比較的健丈な場合は，清水による掘進が可能であ
る．しかし，孔壁崩壊の恐れがある岩盤や，ガスに富
む地層を掘削する際は，泥水を使用しなければならな
い．従って，処分場候補地の岩盤特性により，掘削流
体の混入による地下微生物生態系の擾乱については影
響の度合いが異なる．従って，精密調査地区選定段階
でベースライン特性が取得できない可能性について考
慮が必要である．
　一方，地下処分場施設を用いた精密調査において，
坑道からのショートレンジの水平掘削調査が想定され
る．掘削流体に現場で湧出する地下水を用いられる場
合もあり，掘削時の擾乱の影響は小さいと想定される．
しかし，坑道建設時に大量の地下水が湧出するために，
浅層地下水の流入や水圧の高い深層地下水の上昇によ
り，深度の異なる地下水の混合が起きる事が地下実験
施設を用いた先行研究から明らかなっている．また圧
力低下による脱ガスの影響や掘削影響領域 (EDZ) 中
の岩盤特性の変化も想定されるため，ベースライン特
性の把握は困難であることが予想される．ただ，低透
水性の地層を対象にした場合，上記の擾乱の度合いが
小さく，地下処分場からの調査時にベースラインに近
い評価指標データが取得できる可能性がある．
　以上の事柄を考慮すると，地表からの調査時に擾
乱をできるだけ低減するような掘削流体を選択する
必要がある．烏山ボーリングでは，掘削流体による
影響を最小限にするため，掘削流体を限外濾過するこ



図 2.4.3e-2　烏山ボーリングに使用した限外濾過による無菌処理した掘削流体の微生物解析例 .
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とによる無菌処理を行い，その後窒素ガスパージと真
空引きを繰り返すことで，掘削流体中の酸素レベル
を 0.1mg/L に維持した掘削流体を用いて掘削を行っ
た (Suzuki et al., 2009)．図 2.4.3e-2 に掘進中の掘削
流体の DNA 解析と顕微鏡による細胞観察の結果を示
すが，× で示した深度からは微生物が掘削流体中から
検出されず，無菌状態を維持してコア採取する事に成
功した．また，微生物が検出された四角で示した深度
は，活動的な微生物が生息する可能性が高いと考えら
れる．この掘削工法は特に高透水部の割れ目や粗粒の
堆積岩等の掘削流体に汚染されやすい地層の評価にお
いて有効であることも示された．
 
評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　地下水から取得した評価指標の判定にあたって考慮
すべき点として，掘削影響の度合いを掘削直後からの
断続的な観測により追跡する必要ある．掘削直後に採
取した地下水は，掘削流体中の酸素（泥水掘削の場合
は有機物）やカッティングスに含まれる成分の影響で，
微生物活動が活発化している可能性がある．極端に微
生物活動が高い場合は，地下水中の酸化剤の消費を促
進する事により，酸化還元状態に関連した評価指標を
還元的にシフトさせることも考えられる．従って，掘
削影響により活発化した微生物活動が低減した状態を
確認する必要がある．

　空隙サイズにより活動が制約されている堆積岩は掘
削孔内で微生物活動が活発化することが考えられる．
その場合，間隙水と孔内から採水した地下水で微生物
代謝関連化合物の濃度に差が生じることが烏山ボーリ
ング後のマルチパッカーを用いた地下水サンプリング
により確認されている（図 2.4.3e-3）．特に硝酸・亜
硝酸イオンが含まれる酸化的な間隙水が，地下水では
これらの化合物が検出されない還元的なデータが取得
され，評価を誤る事に留意しなければならない．また，
間隙水の抽出に関しても，コア採取後迅速に大気非接
触で冷蔵保存しないと，コア中の還元成分（硫化鉄，
アンモニア，シデライト，有機酸等）の酸化が進行し，
硫酸塩イオン，硝酸塩イオン，炭酸塩イオン，水酸化
鉄が生成されるため，誤った酸化的な評価に繋がる恐
れがある．

実際の評価にあたって参考となる知見
　地下実験施設や処分場候補地の処分場環境を対象と
した微生物調査がこれまで行われてきた（表 2.4.3e-
1）．処分場建設の許認可申請における生物化学特性
データの取り扱い，および微生物影響をどのような基
準で考慮するか否かについては具体的な指針は示され
ていない．今後の国際的な動向を見守りつつ，国内外
の地下研究施設や処分場候補地等から得られる科学的
知見を蓄積する必要がある．



図 2.4.3e-3　烏山ボーリングコアから抽出した間隙水とマルチパッカーで採取した地下水の比較例（委託費報告書からの引用）.

表 2.4.3e-1　微生物調査が行われた処分場候補地または地下実験施設 .
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実際の評価にあたって残された課題
　スウェーデンにおける処分場建設サイトの選考のた
めの調査結果の国際レビューにおいて，地表からの掘
削調査で取得された酸化還元状態，硫酸・硫化水素濃
度，アルカリ度のデータが掘削サイト間で大きくばら
つくことが問題点として指摘されている．これらの評
価項目は，微生物や大気接触の影響を受け易いと考え
られるため，烏山ボーリングで用いた掘削流体を結晶
質岩に適用することにより，地下施設建設前のベース
ライン特性の把握が可能かどうか確認する必要があ
る．また，地下水が海水の北欧諸国の花崗岩と淡水系
の瑞浪超深地層研究所で，生物化学特性が異なる知見
が得られつつある．北欧諸国は間氷期における淡水の
地下処分場への流入の影響を，我が国では海水準変動
における海進・海退の影響をそれぞれ将来予測する必
要性がある．従って，淡水と海水を地下水とする花崗
岩体の処分場環境の知見を集約することにより，確度

の高い将来予測を可能にすると考えられる．
　堆積岩を対象とした調査手法の問題点として，掘削
コアから顕微鏡による細胞観察や DNA を用いた生息
種の特定が技術的に不可能であった．この問題が，新
規に開発された DNA 抽出法の導入により解決された
ため（Kouduka et al. submitted），処分場の可能性
のある堆積岩体を対象とした調査を行い，今後知見を
蓄積する必要がある．また図 2.4.3e-1 に示した微生
物代謝活性評価において，元来固結した堆積岩を粉砕
したスラリーを用いて室内試験が行われている．空隙
構造が維持されないと，微生物代謝活性は指数関数的
に培養日数と共に上昇することが知られており，原位
置のレベルとはかけ離れた過剰な評価になる恐れがあ
る．特に微生物由来のメタンの多い我が国の堆積岩を
対象とした場合に，現在微生物によるメタン生成が進
行しているのか，それとも過去の活動で生成したもの
かを判別する上でも，空隙構造を反映した微生物代謝
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活性測定手法の確立が必要である．核種移行への微生
物影響については，処分場環境に生息する微生物を用
いて核種との相互作用の有無を検証する手法の確立が
必要である．

（4）深部流体

評価対象：深部流体の性質と流量
評価指標：深部流体による地下水系 ( 化学的性状 ) 変
化の想定

評価対象の概要
　プレートの沈み込み帯に位置する日本列島では，多
くの構造線や断層の存在や新たな地殻変動による起源
の異なる地下水・流体の上昇・混合などがあり，放射
性廃棄物の処分地深度である 300 ｍ以深の地下水に
ついて未解明な部分が多い．この深度では，地下水流
動系に天水起源でない流体成分が含まれていることが
ある．ここでは，この非天水起源の地下水を深部流体
と呼ぶ．深部流体は，ガス成分を多く含み，高塩濃度
であるものが多く，化石海水・油田鹹水と呼ばれてい
る流動せずに地層中に長期的に停滞している水（長期
停滞水）あるいは，近畿～中部地方に広域に存在して
いる有馬型温泉水に代表される深部上昇水（Kazahaya 
et al., 2003），背弧域のグラーベンの断層系から検出
される CO2 を含む深部上昇流体などが深部流体であ
る．近年，CO2 を多量に含む塩水が列島に数多く存
在することがわかり，その存在と深さ 25-40km で生
じる深部低周波地震の震源位置が関連している事例が
多数発見されている（Kazahaya et al., 2011）．この
事実は，CO2 を含む塩水が地殻深部から上昇してき
たことを強く示唆するとともに，この深部流体による
地下水系に与える将来にわたる影響予測ができる可能
性がある．
　深部流体には，高温，高塩濃度，低 pH で多量の
CO2 を含む流体（たとえば，有馬型温泉水；松葉谷
ほか , 1974）があるため，地下水の反応性の変化に
大きな影響を及ぼす可能性がある．有馬型熱水の典型
例は，有馬温泉に代表される有馬－高槻構造線沿いに
自然湧出しており，有馬温泉においては地表で沸騰温
度である．それが深部帯水層に混入している事例が神
戸・大阪などにおいて見られるが，深さ 1600m では
有馬型熱水を多量に含む塩水層をなし，1000m より
浅い深度では炭酸成分の多い地下水層を形成してい
る（図 2.4.4-1）．これは，有馬型温泉水の元になる
深部上昇水が多量に CO2 を含んでいるため，1000m
以深において CO2 が分離上昇し，より上位に存在す
る地下水を炭酸泉化していることによると考えられる

（Morikawa et al., 2004）．

評価指標の設定とデータ採取
　有馬型熱水の場合，1000m 深度における CO2 によ
る飽和条件下では pH=3 の酸性を示すと考えられる
ため，100℃以上の温度および低い pH の特徴を持つ
熱水は緩衝材やオーバーパックの機能を著しく低下さ



図 2.4.4-1　神戸地域における有馬型熱水の上昇と CO2 の分離・溶解による炭酸泉化の模式図．
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せる可能性がある．一方で，CO2 を含む地下水は周
囲の岩石と反応すれば，ウランの溶解度を増加させる
炭酸を生じる．さらに，有馬型熱水は海水の 2 倍に
相当する高 Cl 濃度の特性を持っている点も考慮しな
くてはならない．このほかにも日本列島には，非火
山性の成因にもかかわらず，深部起源の遊離 CO2 や
重炭酸イオンを多く含む深層地下水が全国に広く分布
している．近傍に，このような深層地下水が存在する
場合は，その起源を明らかにし，停滞系であるのか供
給があるのかについて，調査する必要がある．また，
CO2 の供給がある場合には，その量についても調査
を行う必要がある．深部上昇流体の存在についての判
定手法としては，ヘリウム同位体比（3He/4He）と全
溶存無機炭酸 (TDIC) の炭素同位体比 ( δ13C) が有効
である．前者は，マントル起源の 3He の混入の程度
を知ることができ，深部から上昇する流体の 3He/4He
比は大気の数倍以上の値を持つ．同様に後者のδ13C
値も高い値である場合は深部からの寄与が高いこと
を示し，遊離 CO2 を含む深層地下水では，δ13C 値は
-5‰前後のマグマやマントル起源であることを示す特
徴的値を示すものが多い．
　上述した特徴，つまり広域にわたり深部から熱水や
CO2 の供給があることは，安定大陸内に処分地の建
設を検討している諸外国では見られない特徴であり，
我が国ではその影響の評価を行う必要がある．従って，
安全性評価のためには，処分地深度の深層地下水の現
在の化学的特徴とともに，処分地深度及びその深層に

存在し，上昇する可能性のある深層地下水に混入して
いる深部流体の成分の起源，現在の化学組成・賦存
量・混入量等の性状の変動予測を行う必要がある．最
終的には精密調査段階において評価期間中における地
下水の化学的特徴の変動とそれに伴う地下水の反応性

（オーバーパックの腐食の促進・遅延の程度，核種移
行の促進・遅延の程度）を評価するため，深部流体の
影響の有無，影響する化学種および将来にわたる影響
の程度を明らかにしておくことが重要である．影響の
有無をみるためには，深層地下水の通常の水文学的調
査により水温，pH，主成分および溶存ガスの化学組
成と同位体組成のデータがあれば評価可能である．こ
れにより影響する化学種についても同定できる．

評価指標のデータ採取にあたって考慮すべき点
　この深部流体の起源が長期停滞水である場合，高塩
濃度で腐食性はあるものの賦存量はおそらく一定であ
る．深部からの上昇流体である場合，高塩濃度，低
pH，高 CO2 ( 高温であることもあり得る ) である上に，
常に深部より供給されるため賦存量は無限で，地下水
系への混入も定常的に続く（あるいは，増大すること
もあり得る）ことも考え得るため，安全性評価におい
ては特に注意しなければならない．将来にわたる影響
の程度を評価するためには，影響化学種の当該地下水
系への流入量と流入経路などを明らかにしておく必要
がある．そのためには，地下水系の平均滞留時間に関
する情報が必要である．そのため，平均滞留時間の指



図 2.4.4-2　深部流体の地下水系に与える影響評価に必要な各種起源解明手法とプロセス解明手法のまとめ．
1) 産業技術総合研究所 ( 以下産総研と略す )(2007)，2) 産総研 (2008)，3) 産総研 (2009)，4) 産総研 (2003)，5) 産総研
(2003)，6) 産総研 (2009) ，7) 産総研 (2008)，8) 産総研 (2004)，9) 産総研 (2006)，Ohwada et al . (2007)，10) 産総
研 (2008)，11) 産総研 (2009)，12) 産総研 (2005)，Morikawa et al . (2005)，13) 産総研 (2009) 
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標となる同位体データ（たとえば，希ガス同位体組成，
放射性塩素，放射性ヨウ素，放射性炭素，トリチウム
濃度）の収集は必須である．地下水は流動し混合する
とともに，岩石との反応を起こすので，これらのデー
タから単独で平均滞留時間が求まるわけではない．地
下水の起源解析，地層の水理データ収集，および，周
辺地下水系との混合関係解析や気相分離による分別も
含めて総合的に検討されなければならない点に注意を
要する．溶存ガスのデータは重要であるが，自然湧出
水等の採取にあたっては，大気の混入に注意する必要
がある．また，掘削井からの採取においては，溶存ガ
ス成分が多い場合には，ガス種が発泡するため，原位
置採取が望ましい．

評価指標の判定にあたって考慮すべき点
　深部流体の起源が火成活動に関連するものである場
合は，対象となる火山の将来にわたる活動についての
予測が熱水供給予測に深く関係する．一方，起源がス
ラブから直接放出される熱水であれば，将来にわたり
定常的な供給が考えられる．断層，構造線系のような
熱水流入の通路となる水みちを経由して流入する場合
は，その水みちの長期的な安定性も評価しておく必要
がある．このように深部流体の起源によっては，将来
にわたる変動予測の手法が異なることに留意しなけれ

ばならない．

実際の評価にあたって参考となる知見
　深部流体の特徴の評価とその起源の解明手法とその
適用性の評価が特に重要である．すなわち，深部流体
成分が地下深部から上昇してきたもの ( 変動性 ) であ
るのか，あるいは，長期的に深層に滞留しているも
の ( 長期安定性 ) であるのかの判別がまず重要であり，
その判別に間違いがあるとその後の影響の評価におい
て，まったく異なる結果を導き出すことになる．さら
に，その上で深部流体が深層地下水に混入するメカニ
ズムとその質および量の定量的取り扱いのチェックが
影響の評価に重要である．その性状，分布と地質，構
造との関連について評価することができれば，深部流
体が地下水に与える影響のメカニズム解明に繋がり，
最終的には，今後の課題である将来予測の評価手法
( 予測の妥当性の評価に必要な地下水および地質変動
に関連するパラメータ ) を提示できると考えられる．
深部流体の起源およびプロセスの推定手法は，これ
までに様々な手法が開拓されてきた ( 産総研深部地質
環境研究センター，2003; 2004; 2005; 2006; 2007; 
産業技術総合研究所深部地質環境研究コア , 2008; 
2009)．それらの手法を図 2.4.4-2 にまとめる．
 



図 2.4.4-3　中国 - 四国地域における深部流体の分布に関する特徴．
1) 四国地方の中央構造線周辺において多量の CO2 を伴う深部から上昇する有馬型熱水 ( 塩水 ) の寄与がある，2) 四国地域の
ほぼ全域にわたり CO2 が上昇し，中央構造線沿いおよび高知南部にマントル起源ヘリウムが上昇，3) 山陰地域において広域
にマントル起源ヘリウムが上昇し，その成分に CO2 も含まれること，また高い熱流量を示す地域が深層地下水の高温域と一致，
4) 四国地域の沿岸部にやや高温のかなり古い年代を持つと考えられる海水起源の深層地下水が存在，5) 起源不明の高知沿岸
部の深層地下水は，有馬型よりも浅い場所でスラブから脱水した深部上昇流体の可能性，6) 中国地方 ( いわゆる山陽地方 ) では，
低温，淡水に特徴付けられる深層地下水が存在し深部流体の空白域
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　深部から上昇する流体の存在は西南日本と東北日本
では異なっている．西南日本弧においては，フィリ
ピン海プレートが南から北に向かって沈み込んでお
り，沈み込みの開始は日本海の拡大に伴い約 2000 万
年前に始まった．フィリピン海プレートは比較的若い
ため，プレートの厚みは薄く比較的高温である特徴が
ある．そのためスラブ内での深発地震は約 60km 地
下までしか生じていない．スラブ内の含水鉱物は比較
的速やかに脱水する特徴があるものと考えられる．図
2.4.4-3 に示すように，マントル起源ガスの上昇域は
山陰および前弧域の四国の広範囲にあり，スラブ直上
のウェッジマントルは，まだ，フレッシュで多くのマ
ントル起源ガスを含有していると推定される．中国山
地では , 厚い古生層に多くの花崗岩が貫入しており，
それらがキャップロックとなり，深部起源の流体の上
昇を妨げているようにみえる（図 2.4.4-5）．本地域
では，山陰地域が最もマントル起源ガスの上昇が活発
であり高熱流量である．四国の中央構造線沿いに有馬
型深部熱水の上昇があり，西条市南部には標高 700m
地点で多量の CO2 と共に塩水が自噴している場所が
ある．有馬型深部熱水は , スラブ脱水を起源とすると
考えられているため，その上昇はジオプレッシャーに
より駆動されると考えられる．上昇の水みちさえ確保
されれば，どこにでも上昇しうる流体である．四国地
方においては，深部起源の炭酸がいたるところで確認
される．これらはその炭素同位体比および地下構造か
らみて，沈み込んだスラブに含まれる海成炭酸塩の分

解を起源とするものと思われる．炭酸がスラブ起源で
ある場合，同時にスラブ脱水起源の塩水も上昇してい
る可能性がある．ただし，低温でスラブから脱水する
成分は，有馬型と異なり酸素同位体比があまりシフト
していない可能性が高いため古い海水起源のものと同
位体的に区別が難しい．したがって，これまで古い海
水と考えられてきた塩水の一部は，深部上昇型のスラ
ブ脱水起源の可能性がある．どちらであるかは，深部
流体の影響評価の上では，変動性のものか長期安定型
なのかの根本的なところで大変重要である．
　福島 - 新潟地域の東北日本弧（図 2.4.4-4）におい
ては，太平洋プレートが東から西に向かい沈み込んで
いる場所である．フィリピン海プレートと異なる点
は , このプレートは非常に古いため，低温であること，
および厚いことである．沈み込むプレート内で生じる
深発地震は深さ 700km にまで及ぶ．マントル起源ガ
スの分布は火山列の西側に限られるのが，この地域の
大きな特徴である．断面図（図 2.4.4-5）からわかる
ように，火山列よりも西側にも地殻直下にマントルが
存在している．しかし，その場所にマントル起源ガス
は上昇していない．超長期にわたるプレート沈み込み
により，ウェッジマントル部のマントル流動が不活発
で，マントル起源ガスがほぼすべて脱ガスしてしまっ
た結果であるのかもしれない．また，スラブ脱水起源
の熱水流体は，西南日本弧のフィリピン海プレート同
様に存在するはずであるが，火山列より東側の前弧域
の地域では深部上昇熱水も明瞭に見いだせない特徴が



図 2.4.4-5 西南日本および東北日本弧における地質大構造模式断面と各種深部流体の存在，分布 ( 日本列島の地質編集委員会
編 (2002)，丸山ほか (2004)，産総研地質調査総合センター編 (2007), Zhao et al .(2009) を参照して作成 ).

図 2.4.4-4　福島 - 新潟地域における深部流体の分布に関する特徴．
1) 新潟地域の平野部では油田鹹水および古い海水起源の深層地下水である水溶性ガス付随水が広範囲に存在，2) 阿武隈の沿
岸部では，塩水と炭酸水からなる深層地下水が交互に存在し，CO2 を含む深部上昇塩水の存在の可能性，3) 同時に阿武隈沿
岸部では酸素同位体比がシフトした塩水が存在，4) 火山フロントから新潟の新発田―小出構造線までの東西幅 120km の広
範囲にわたり，主に第三紀堆積岩地域に非常に古い海水を起源とする内陸塩水が存在，5) 磐梯山から西北西方向にマントル起
源ガスを伴う高塩濃度の深部上昇水が上昇，6) 会津盆地から西南西に直線上に火山性熱水の上昇域が存在すること，7) 只見
川地域に火山性と考えられる海水より低い塩濃度の深部上昇熱水が存在，8) 阿武隈花崗岩地域は，低温，淡水に特徴付けられ
る深層地下水が存在し深部流体の空白域
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図 2.4.4-6　深部流体の起源・熱源評価と地下水系への影響評価のフロー .
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ある．超長期にわたるスラブ脱水起源の熱水上昇によ
りスラブ直上のウェッジマントル部が低温化するに伴
い，マントルを変質させる反応 ( 水を吸収し角閃岩を
形成 ) を引き起こしている可能性が考えられる．一方
では，阿武隈東部に深部上昇起源成分を含む非常に古
い海水が存在している．西南日本弧で見られたような
ハイブリッド型深部流体である．これらも同様に低温
高圧環境下でスラブから放出された深部流体の可能性
を否定できない．阿武隈花崗岩地域は深部上昇型も停
滞型塩水も存在せず，熱流量も低い．西南日本弧の中
国山地と同様に深部流体上昇を阻むキャップの役割を
果たしていると推定される．東北日本弧の内陸部に存
在する塩水は，非常に特徴的である . 深部上昇熱水 ( マ
グマ性 ) と非常に古い (>400 万年 ) 海水起源の停滞水
が存在している．停滞塩水も浅層に上昇している痕跡
があり，上昇機構は超長期にわたる応力による圧密・
絞り出し型であると考えられる．地下深部から供給さ
れる深部上昇流体は，深部ではリソスタティックな圧
力を受け巨大な浮力を持って上昇するが，停滞型塩水
では広域応力場による地層の変形や堆積の進行による
圧密などを上昇の起動力とすると考えられる．上昇の
メカニズムが異なるため，将来予測に必要なパラメー
タがまったく異なることになる．深部流体の起源およ
び成因の解明は，その化学的影響の程度の評価のみな
らず，影響の将来予測においても大変重要である．
 
実際の評価にあたって残された課題
　西南日本においては，深部流体として有馬型深部熱
水の存在が重要であるが，東北日本にその存在は知ら
れていない．東北日本でも有馬型とは異なる複数の深

部上昇流体の存在の可能性が示されている．この確認
と他地域において類似のものが存在するのかどうかに
ついては，今後さらに実証的調査を行うべきである．
一方では，東北日本の内陸域において非常に古いと考
えられる内陸塩水の存在も確認されている．これらの
詳しい年代や賦存状態などの実証的解明も深層地下水
の長期安定性評価の面で重要であると考えられる．ま
た，太平洋沿岸域にみつかる停滞型と深部上昇型の両
方の特徴を有するハイブリッド型深部流体について
も，成因と上昇プロセスの解明に関する調査を行う必
要がある．さらに，熱源が定かでない深層地下水につ
いても，その将来予測の評価上根本的な問題になる可
能性があるため，その解明手法を構築することが望ま
れる．
　将来予測手法に関しては，深部上昇型ではその組成，
流量の推定が可能になったため，地質の長期変動が将
来にわたり見込まれない場合は，将来にわたる評価が
可能である．しかし，将来にわたる地質の長期変動が
存在する場合，深部からの流体上昇がどのように影響
を受け，変動するのかについての評価は，まだ，知見
が不足しているためできない．今後は，海面変化，隆
起侵食，断層運動，火山活動，気候変化等の各種長期
変動事象についての将来予測結果と複合させて，将来
予測の定量化手法の開発を行う必要がある．
　深部流体の影響評価手法について一般化した結果と
課題をまとめる．図 2.4.4-6 に深部流体の起源・熱源
評価と地下水系への影響評価について，図 2.4.4-7 に
深部流体の影響解明手法の適用性評価と将来予測のた
めの考慮すべき影響パラメータ ( 評価対象 ) について
それぞれ示す．



図 2.4.4-7　深部流体の影響評価手法の適用性のチェック項目と将来予測のための影響パラメータ項目．
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概要調査の調査・評価項目に関する技術資料
－立地要件への適合性とその根拠となる調査結果の妥当性－

－APPENDIXー



Appendix について
 

　本 Appendix では，概要調査の調査・評価項目にかかる調査において想定される調査・解析の手法
について，主として産業技術総合研究所が経済産業省原子力安全・保安院からの委託事業で実施した
規制支援研究成果より，評価に必要なデータの取得のために必要となる手法や解析法に関する相互比
較や適用性について取りまとめなおした．

　従って，本 Appendix での記述は今回書き下ろしたものであるが，2007 年発行の技術資料「概要
調査の調査・評価項目に関する技術資料」（深部地質環境研究センター編，2007）からの再録と，平
成 20 年度および 21 年度経済産業省原子力安全・保安院核燃料サイクル施設安全対策技術調査「地
層処分に係る地質情報データの整備」成果報告書（産総研深部地質環境研究コア，2009；2010），
並びに平成 22 年度経済産業省原子力安全・保安院核燃料サイクル施設安全対策技術調査「地層処分
に係る地質評価手法等の整備」成果報告書（産総研深部地質環境研究コア，2011）からの引用 * で構
成し，最新の知見による加筆を行っている．
 
　調査・解析結果の妥当性評価にあたっては，本技術資料本編で記述しきれなかった各種手法の適用
性に基づく合理的な手法の選択と，必要とされる結論に対する不確実性，即ち適用性限界の把握が必
要であるため，それらの判断の前提となる知見の一部として本技術資料に添付する．

　収録した項目は５項目で，以下の内容からなる．

第 1章	 岩盤水理特性関連評価手法	
採水法，原位置における水理・物質移行特性調査，岩石の移流拡散特性の評価技術 

第 2章	 深部流体の影響評価・予測手法	
深部流体の起源評価手法，深層地下水の成因および深部流体のフラックス評価手法，深部
流体の分布・特徴と地質との関係の評価 

第 3章	 地質構造と地下水流動の関連評価手法	
反射法探査解析による地下構造と浅層－深層地下水間の水の流れに関わる評価手法，断層
を介した浅層 - 深層地下水間の地下水流動に関する評価手法，断層によって遮断された帯
水層における地下水流動に関する評価手法，結晶質岩地域における地下水流動に関する評
価手法，地質・水文地質学的調査及び物理探査手法 

第 4章	 断層ガウジの岩石鉱物学的特徴に基づく断層の活動性評価手法	
断層の物質科学的特徴に基づく新たな断層活動性評価手法の概要，定性的モデルと断層活
動性評価に必要な分析手法 

＊	経済産業省原子力安全・保安院からの委託事業成果報告書からの引用は，通常の引用形式で本文中に記述した箇所と，章
の項目単位で転載した箇所があり，後者の場合には脚注に定められた形式で該当報告書の明示を行った．これらの報告書の引
用先表記は，次ページに一括して記す．



第 5章	 生物化学（微生物）調査手法	
主として地表からのボーリング調査における，生物化学的汚染防止手法と汚染評価法，な
らびに試料採取とその保存方法

引用報告書

深部地質環境研究センター編（2007）概要調査の調査・評価項目に関する技術資料−長期変動と地質
環境の科学的知見と調査の進め方−．地質調査総合センター研究資料集，no.459，産業技術総合
研究所地質調査総合センター．

産総研深部地質環境研究コア (2009) 平成 20 年度核燃料サイクル施設安全対策技術調査 ( 放射性廃
棄物処分安全技術調査等のうち地層処分に係る地質情報データの整備 ) 事業報告書．

産総研深部地質環境研究コア (2010) 平成 21 年度核燃料サイクル施設安全対策技術調査 ( 放射性廃
棄物処分安全技術調査等のうち地層処分に係る地質情報データの整備 ) 事業報告書．
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棄物処分安全技術調査等のうち地層処分に係る地質評価手法等の整備 ) 事業報告書．
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第1章　岩盤水理特性関連評価手法

1.1　採水法 *

1.1.1　原位置採水
　原位置採水が行なわれる対象は，高い透水性を持つ多孔質媒体と ‘ 水みち ’ である断層・節理など
である．高い透水性を持つ多孔質媒体を対象とした原位置採水では採水区間を比較的長く設定するこ
とが多いが，‘ 水みち ’ である断層・節理を対象とした原位置採水では採水区間を短く設定し，採水
対象外の断層・節理などをできるだけ含まないようする．そのため ‘ 水みち ’ を対象とした原位置採
水においては採水対象となる断層・節理などによる割れ目を探査・決定する手法が重要となる．また，
原位置採水で一般的に用いられる採水法についても記述する．

1.1.1.1　原位置採水深度の探査・決定手法　
　断層や節理などを対象とした採水調査では，ボーリング孔壁に存在する割れ目の中から水みちとな
る透水性割れ目を検出し，その深度で採水を行なう必要がある．地層処分に係る掘削調査では，掘削
流体による地下水の汚染の影響をできる限り低減させるために ' 水みち '（候補）と同定された透水
性割れ目に対して掘削直後に速やかに原位置採水調査・水理試験を行う必要があり，採水深度の探査
･ 決定手法は迅速・簡便に行うことが可能な調査技術であることも重要である．電気伝導度検層法は
原理的に最も優れた水みち調査法であるが，孔井内の水を脱イオン水に全て置換する必要があり，ま
た採水試料に関して掘削水と脱イオン水の混入割合をそれぞれ独立に推定する必要があるなど，掘削
調査における採水深度の探査 ･ 決定手法としては実用上の問題が多い．電気伝導度検層法はむしろ全
掘削終了後に水みちとなる透水性割れ目の見落としの有無を判断する手法として，非常に有効な方法
である．
　現在のところ，処分対象となるような地下水流速の極めて遅い地層・岩体中の透水性割れ目を検出
する手法は電気伝導度検層法以外に存在しない．しかし，透水性割れ目の候補となる開口割れ目を検
出する手法は複数存在する．開口割れ目の検出法としては，孔壁の形状を観察・測定する光学的観察法・
超音波測距法と開口割れ目の物理的特性を検出する VSP 法を用いたチューブ波検層・音波検層など
がある．なお，開口割れ目の開口度と透水性の間には一定の関係があるものの，開口幅 0.5mm 以下
の開口割れ目が極めて透水性の高い透水性割れ目であった事例が存在することから，物理検層法を用
いて開口割れ目の検出を行なうことが望ましい．
　また，泥水を用いた掘削調査では孔壁に泥壁が形成されるため，大規模な湧水箇所などを除けば，
前出の開口割れ目探査法のいずれも適用できず，採取されたコア試料のみを用いて採水箇所を決定す
る必要がある．
① 電気伝導度検層：孔井内の孔内水を脱イオン水に全て置換し，水みちとなる透水性割れ目から孔

内に流入した地下水により透水性割れ目周辺の孔内水の電気伝導度が上昇することを利用して，
透水性割れ目を検出する検層法であり，原理的に最も優れた採水位置決定法である．

② 光学的観察法：ボアホールカメラを用いた孔壁の光学的観察により開口割れ目を検出する手法で
ある．ボアホールカメラの分解能は，孔周 0.5 度以内，深度方向分解能 0.25mm 以内と孔井検
層法の中で最も高い分解能をもつ．孔壁崩壊部から得られる光学的データは単独では解析不能で
あり，超音波測距法などによる孔壁間距離のデータが必要である．また，孔壁が深く崩壊してい
る場合は暗い光学像しか得られず．解析不能な場合がある．現在日本国内では２つの光学的観察
法が存在するが，両手法の解像度や割れ目の解析結果に大きな差異は存在しない．

③ 超音波測距法：ボアホールテレビューアを用いた孔中心と孔壁間の超音波測距により開口割れ目

＊ 本節は，深部地質環境研究センター編（2007）の 3.7.2.3 より転載する
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を検出する手法である．孔壁崩壊部が単純な形状の場合は孔中心と孔壁間の超音波測距を得るこ
とができるが，複雑な形状の場合は測定データの信頼性は低い点に留意する必要がある．現在使
用されているボアホールテレビューアは，孔壁崩壊部に対して十分な発信強度と空間分解能を有
していない．

④ VSP 法を用いたチューブ波検層：地表発振源（固定），孔井内ハイドロフォンレシーバを用いた
VSP 検層で捕捉されるチューブ波が，孔壁の開口割れ目から発生することを利用した開口割れ目
検出法である．チューブ波検層法の探査精度は，深度方向精度 10cm 以内 /300m，チューブ波
発生深度分解能 10cm 以内である．

⑤ 音波検層：孔井内発振源，孔井内受振器を用いた音波検層では，孔井内発振源から発生した P 波
が孔壁の開口割れ目を通過する際に遅延され，P 波到達時間が遅れることを利用した開口割れ目
検出法である．音波検層法の探査精度は，深度方向精度 5cm 以内 /600m，開口割れ目検出深度
分解能 5cm 以内である．

1.1.1.2　原位置採水法
　掘削調査においてボーリング掘削と組み合わせて行なうことのできる原位置採水法は，基本的にパ
ッカー採水法のみである．一般的にはダブルパッカー法による採水が行なわれるが，孔底に近い区間
を採水対象とする場合はシングルパッカー法による採水が行なわれる場合もある．パッカー採水にお
いては，パッカー区間内に存在する孔内水を予備採水により排水し，原位置水試料に対する孔内流体
の混入を低減させる必要がある．原位置水試料に対する孔内流体の混入は 1% 程度以下であることが
望ましい，また，孔内流体の混入率が 5% 以上の場合，原位置水試料の水質・同位体組成などを適切
に評価できない可能性が高い．予備採水はパッカー区間の容積の 20 倍程度以上を目安に行なうこと
が望ましい．
　なお，地層・岩体の地下水流速が一定以上の速度を持つ場合は，掘削終了後に多段のパッカーを埋
設し，掘削流体の影響がなくなるまで一定期間放置した後に採水を行なうマルチパッカー法による採
水も可能である．

1.1.2　コア採水
　コア採水が行なわれる対象は，透水性が低く原位置採水が困難な多孔質媒体である．掘削コアに含
まれる間隙水を，遠心法もしくは圧密抽出法により抽出する．遠心法および圧密抽出法で間隙水を抽
出する場合，抽出圧は自由水の抽出限界以下に設定しなければならない．圧密抽出法により間隙水を
抽出した報告例の多くでは，自由水の抽出圧よりも高い結合水レベルの抽出圧で間隙水を抽出してお
り，それらの抽出水の水質・同位体組成をもとに地下水流動を論じることは原理的に誤っている．な
お，原位置採水と同様にトレーサーにより掘削流体の混合量を評価する必要がある．



第 1 章　岩盤水理特性関連評価手法

App.1-3

1.2　原位置における水理・物質移行特性調査 *

　地下深部において物質は主に移流・拡散現象により移動するが，どちらの現象が支配的となるかは，
その場における地下水流動の速度に依存する．従って，処分領域からの移行経路と移行プロセスで支
配的な現象を予想するためには，地下水流動系の概略を把握することが必要となる．地下水流動系は，
地形，地層や岩体あるいは断層などの分布に規制される地質構造，地層や岩体の透水性（透水層／不
透水層）・地下水の水位ポテンシャル・地下水の涵養−流動−流出機構などの水文地質構造を基に，地
下水系の流向・流速や間隙水圧・透水性などのデータに基づき概略的に評価される．概要調査段階で
は，概要調査地域全域の地下水流動場を詳細に特定することは不可能であるが，掘削調査に際しては
ボーリング孔が掘削される水理地質ユニット毎あるいは境界となる断層などの地下水の流向・流速や
間隙水圧・透水性に係るデータを取得し，処分深度までの地下水流動を実データに基づき確認する必
要がある．核種移行解析においては，水理地質ユニット毎の透水特性や拡散などの物質移行特性のデ
ータが必要であり，原位置測定が可能な項目については原位置で，原位置測定が不可能な項目につい
ては室内試験により測定・試験を行なう必要がある．
　物質移行解析では，複雑な地質体を連続体モデル／亀裂ネットワークモデル／連続体に亀裂を配し
たモデルなどを用いて取り扱う．処分領域に対する涵養域および処分領域からの流出域を含めた地下
水の移行経路の全域に対して，単純な連続体モデルが適用できるような地質体はわが国にはほぼ存在
しないと言える．わが国では（潜在的に）水みちとなりえる断層・節理などの構造が複雑に発達して
おり，水みちの異方性を考慮した移流・拡散現象の解析・評価が必要とされる．

断層などが境界となっている単一の水理地質ユニットと扱える領域内では，原位置および室内試験
より直接測定された透水特性と物理探査より得られる物理物性の関係を評価し，物理探査により得ら
れる各種物性値をそれぞれのモデルに対応したモデル定数に換算し，移流・拡散などの物質移行現象
が解析 ･ 評価される．各種物性値は一般的に連続体モデルに基づく方法により整理されるが，亀裂を
陽に捕らえるモデルが採用される場合にはこれに対応するモデル定数として整理される必要がある．
以下，水理特性に関係する調査項目を示す．
① 地下水の流向・流速，間隙水圧：ボーリング孔が掘削された水理地質ユニットあるいは境界とな

る断層などの地下水流動に関する実データ
② 水文地質ユニットおよび主要断層の物質移行特性の代表値： 移流現象（透水係数，比貯留率，空

隙率），拡散現象（拡散係数，遅延係数）
③ 各水文地質ユニットの物質移行特性と物理物性の関係：物理探査結果に基づき解析モデル内に物

質移行特性を割り付ける際の基準
④ 水文地質ユニット内の地質体の性状変化に対する物質移行特性の変化：基質部については応力場

の変化に伴う物質移行特性の変化，水文地質ユニットの境界にならない断層および亀裂について
は開口・閉塞に伴う物質移行特性の変化

⑤ 断層および亀裂の密度，開口幅，連結性：亀裂モデルを用いる際に必要となる物質移行に関する
モデル定数

1.2.1　流向・流速および間隙水圧の原位置測定法
　地下水の流向・流速の測定方法はその測定原理や手法の違いにより，地球化学的手法・物理的手法・
水理学的手法・トレーサー法などに分類される（張ほか，2001）．それぞれの手法の概念および利欠
点を表 1-1 に，総合的考察を以下に示す．間隙水圧の測定方法については表 1-1 中の水理学的手法と
同様である．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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① トレーサー法を除いた全ての測定手法は基本的に地下水の流向・流速の評価に適用できる．
② 地球化学的手法と水収支平衡法は地下水の垂直流速の評価に適用し，その他の全ての手法・方法

は地下水の水平方向の流向・流速の評価に適用できる．
③ 試験孔や観測孔を利用した測定方法は地表測定に比べ比較的深部までの調査が可能である．
④ 他の手法に比べ，地球化学的手法は比較的長時間の流向・流速の評価が可能である．言い換えれ

ば，地球化学的手法以外の方法は流速の遅い地層での測定評価が基本的に困難である．
⑤ 処分深度における極めて遅い流速・流向を高精度，定量的に測定できる手法はない．
⑥ 表 1-1 で明確に示されていないが，亀裂や不連続面における流向・流速の測定技術はいまだ確立

されていない状況にあると考えられる．
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表 1-1　地下水流動の主な測定調査法

分類 方法 概念 利欠点

法
手
的
学
化
球
地

物質平衡 /水質測定法 地下水の化学組成を測定することによって涵養源または地下滞
留時間を特定し地下水の流動を推定する .よく用いられている方
法として塩化物̶質量平衡法がある 7,9）.

・ 広域，垂直流の評価ができる .
・ 低コストで，利用しやすい .
・ 比較的長期挙動の評価ができる .
・ 採水による撹乱が発生しやすい .

放射性同位体測定法 50 年代末 60 年代初の降雨に含まれる放射性環境同位体のトリ
チウムと 36Cl のピーク特性を利用し，地下におけるこれら両物
質の濃度と浸透深度を測定し，地下水の流動を推定する 2,7）.

・ 広域，垂直流の評価ができる .
・ 低コストで，利用しやすい .
・ 40 年以内の評価しかできない .
・ サンプリングによる撹乱問題 .

安定同位体測定法 地下水に含まれる安定同位体（例えば，Dor2H,18O）の濃度を測
定することによって，地下水の涵養源および地下滞留時間を評
価し，地下水の流動を測定する 1,3）.

・ 広域，垂直流の評価ができる .
・ 蒸発速度の評価も可能 .
・ 他の物質の浸透侵入の評価が可能 .
・ 幅広く用いられている .
・ サンプリングによる撹乱問題

法
手
的
理
物

流動電位測定法 地下水に食塩水を投入し，地下水の流れにつれて発生する流動
電位の変化を地表面から検出し，地下水の流速と流向を測定す
る 4）.

・ 広範囲，水平流の評価ができる .
・ 低コストで，使用しやすい．
・ 流速の遅い所では極めて長時間になる .
・ 深地層，多層地盤での適用が困難．

水温測定法 地下水の流動に伴う熱移流が地下水の涵養域と流出域の温度分
布に影響を与えるため、複数の地点で設置される井戸内の水温
分布を測定することによって，地下水の動きを推定する 10）.

・ 広範囲，水平流の評価が可能 .
・ 深度に殆ど制限がない .
・ コストが比較的高い *．

地温測定法 地下水の流動に伴って地盤の熱量も移動するため，地中の温度
を測定し地下水の動きを推定する．通常では，地下 1ｍでの地
温測定に限定し，浅層地下水の水脈を検出するために用いられ
ている 8）.

・ 広範囲、水平流の評価が可能 .
・ コストが比較的低い .
・ 流向の評価が可能，流速は不可 .
・ 深地層への適用が困難 .

法
手
的
学
理
水

水位測定法 同一帯水槽に設置された複数の観測孔で測定した水位分布に基
づいて流線網を作成し流向を求める 2）.

・ 広範囲，水平流の評価が可能 .
・ 多層，深部地層にも適用できる .
・ 透水試験と組合せて流速の評価が可能．
・ 比較的コストが高い .*

水収支平衡法 地層に涵養する水の量は降雨，灌漑，地表と地下流入による総
補給と蒸発，地表と地下流去および地中貯留量との差であるこ
とを前提にし，地下への涵養量の計算によって流速を評価する
2）.

・ 広域，垂直流の評価ができる .
・ 関連測定項目が多い .
・ 評価の誤差が極めて大きい．

多孔式トレーサー法 調査対象となる地層に投入孔および複数の観測孔を設置し，投
入孔に投入されたトレーサーの地下水流による移動を検出し，
地下水の流向および流速を評価する 5,6）.

・ 広範囲，水平流の評価に適用 .
・ コストが非常に高い，
・ 水位変動の時の評価が困難．
・ 成功率が比較的低い .

単孔式トレーサー法 試験井の中心部にトレーサーを投入し，その周囲に設置される
センサーでトレーサーの移行方向および到達時間を特定し，地
下水の流向および流速を評価する 5）.

・ 局所，水平流の評価に適用 .
・ 繰り返し測定が可能 .
・ 繰り返し測定が可能 .
・ 多孔式に比べ，コストが安い .
・ 流速が遅い時の測定が困難 .

注：見方の違いによって異なった分類法が考えられる．また，コストの高低および調査範囲の広さについては他の手法との比

較による定性的な表現である．

　* 既存の井戸またはボーリング孔を利用できる場合では，コストが低くなる．

1) Allison & Hughes(1983), 2) ASTM(2006), 3)Barnes & Allison(1984), 4) 伊藤ほか (1984), 5) 小松田 (1990), 6) 西垣

(1991), 7)Phillips et al .(1988), 8) 佐倉 (1984), 9)Sharma & Hughes(1985), 10) 内田ほか (1993)
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1.2.2　原位置透水試験法
　原位置透水試験は室内透水試験と比較し，地層・岩体や断層などの透水性をその場で測定できるメ
リットがあり，また決定論的な評価が必要な極めて透水性の高い水みちとなる断層などを評価するた
めの唯一の方法である．しかし，試験条件の制御がボーリング孔内の操作だけとなるため，境界条件
の制御・特定や透水特性と直接関連する地圧・間隙水圧などとの関係を評価することは困難である．
一方，室内透水試験では試験体の代表性を吟味する必要があるが，採取されたコアの地層中での存在
状態，即ち，地圧・間隙水圧・低い動水勾配などを再現した状態で試験が可能であり，これら存在状
態の変化（応力場の変化や異常間隙水圧の発生など）に応じた物質移行特性の変化を測定できる．ま
た，室内透水試験では弾性波試験等とのカップリングも可能であり，これにより評価される透水特性
−物理物性の関連性は数多く存在する透水性の比較的低い水みちによる地下水流動の寄与分を評価し
たり，物理探査・検層結果に基づく物理特性−透水特性の関連性を把握する上で重要なデータとなる．
　原位置透水試験の代表的な試験法を測定孔数によって分類し，その概念と試験法の概略に表 1-2 に
示す．各種原位置透水試験の概念図については関連文献を参照されたい（例えば地盤工学会，1980；
1995；張ほか，2000；2001）

表 1-2　原位置透水試験法

表 1-3　ルジオン試験における有効注水圧力（Peff）の計算
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　①ルジオン試験：ルジオン試験で求められる岩盤の水理学的バラメータは，岩盤の透水係数では
なく，岩盤の透水性の指標となるルジオン値である．この値は，試験区間内に 10kgf/cm2(0.98MN/
m2) の圧力で注水し，試験区間 1m 当たりの 1 分間の注水量と定義されている．そこで，有効注水圧
力 Peff の計算は地下水位と試験区間との相対的な位置関係によって表 1-3 に示す 3 種類に分けられ
る（例えば地盤工学会，1995）．
また，ルジオン値の決定方法は限界圧力の有無によって異なる．図 1-1 にルジオン試験結果からルジ
オン値の求め方の概略を示す．ここで，縦軸と横軸はそれぞれ有効注水圧力 Peff (kgf/cm2) と単位長
さ（1m）あたりの注水量 q(l/min/m) である．
ルジオン値（Lu）は，図 1-1 に示されているライン 1 のような Peff-q 曲線に線形関係があることを
確認した後，有効注入圧力 10kgf/cm2 時の注水量として求める．ルジオン値を透水係数に換算すると，
1 ルジオンは約 1×10-5 cm/s である．注水圧力を段階的に増加し試験を行う際，図 1-1 に示されて
いるライン 2 のように，ある注水圧力以上になると注水量が急激に増大する場合では，この Peff-q
直線関係が変わる点における有効注水圧力を限界圧力 Pcr と定義される．この際，初段階の Peff-q
曲線の限界圧力以下の直線を延長して有効注水圧力 10kgf/cm2 に相当する単位長さ当たりの注水量
(l/min/m) を求めて換算ルジオン値（Lu'）とする（地盤工学会，1995）．

　② J.F.T. 法：図 1-2 に J.F.T. 法の実測結果から透水係数を求める手順を示す．図 1-2 a) のような
水位と時間の実測結果を図 1-2 b) に示すように水位差と時間を片対数座標系に整理し，曲線の初期
の直線部分の勾配 (m) を求める．岩盤の平均透水係数 K(cm/s) はボシュレフ (Hvorslev,1951) の理論
式によって求められるが，岩盤自身の帯水状況及び試験区間の形状によって異なってくる．表 1-4 に
J.F.T. 法における透水係数の算出方法をまとめる．
　③定圧注水試験：岩盤の平均透水係数 K(cm/s) は基本的にボシュレフ (Hvorslev,1951) の理論式に
よって求められるが，岩盤自身の帯水状況及び試験区間の形状によって異なってくる．表 1-5 に定圧
注水試験法における透水係数の簡略算出方法をまとめる．

図 1-1 ルジオン値の算出方法（地盤工学会，1995）
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図 1-2 J. F. T. 法における透水係数の算出方法（地盤工学会，1995）

　④スラグテスト：スラグテスト自身は調査対象となる地層の帯水状況や瞬時的に変化させた水頭の
減衰特性の違いによって，試験のやり方や解析手法なども異なってくる．本稿では，被圧帯水層で，
水頭の過減衰 (Overdamped，水頭が単調に低下し，慣性力による周期的な振動が発生しない ) 状態
の場合を例として簡単に紹介する．この場合，観測井に一定の水を急激に注入する．観測井に一定の
水を急激に注入することによって，観測井内に H0 の水頭を瞬時的増加させ，この瞬時的に増加させ
た水頭の経時的な変化を測定し，表 1-6 に示す Cooper et al. (1967) の手法を用いて地層の透
水係数および貯留係数を評価することができる．
　⑤パルス透水試験：パルス試験結果の整理は比較的煩雑で，試験条件の違いによって異なってく
る．表 1-7 にパルス試験結果の整理手法を示す．実際の整理にあたって，表 1-7 に定義されている
無次元パラメータαは事前に分からないため，計算はまずα≦ 0.1 と仮定し，Cooper et al.（1967）
の手法より試算を行ってみる．その結果，もしα >0.1 と判断された場合，改めて Papadopulos et 

al.(1973) の手法より計算し直す必要がある．
　⑥揚水試験：揚水試験の解析は帯水層の地質条件，境界条件，揚水井の貫入状況，井戸貯留の有
無および流れの状態などによって異なる．これらのうち最も一般的に用いられているのは Theis 法，
Cooper-Jacob 法（Modified Theis Nonequilibrium Test Method とも呼ばれる）および Thiem 法
である（地盤工学会，1995）．これら三つの解析法の主な仮定条件，解析手順および計算公式などの
概要を表 1-8 にまとめる．
　⑦干渉試験：干渉試験はソース信号の違いによって，主に定流量揚水干渉試験（注水の場合も類似），
パルス干渉試験および正弦波干渉試験などに分けられる．表 1-9 にそれぞれの試験法の原理および主
な解析手法をまとめる．
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表 1-4　J.F.T. 法における岩盤透水係数の算出方法

表 1-5　低圧注水試験における岩盤透水係数の簡略算出方法
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表 1-6　スラグテストにおける Cooper et al. 法

表 1-7　原位置パルス透水試験結果の整理手法
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表 1-8　揚水試験における Theis 法，Jacob 法および Thiem 法
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表 1-9　原位置水理干渉試験の分類

1.2.3　原位置透水試験の解析手法
　高レベル放射性廃棄物地層処分の安全性評価では，処分予定深度を含む広域的な地下水流動を把握
することが不可欠である．このため，地下浅所から 300m 以深までの各層序の透水性を原位置透水
試験等の手法により評価することが必要である．しかし，原位置透水試験に必要とされる掘削作業は
岩盤の長期的遮蔽性能を損なう恐れもあり，掘削するボーリング孔の数は可能な限り最小限に抑える
ことが肝要である．ここでは，一本のボーリング孔を利用する代表的な単孔式透水試験法のパルス透
水試験，定圧試験，定流量試験の解析手法に対して理論および数値解析の手法を用いて適用条件およ
び評価精度の検討結果を示す．
　パルス透水試験はパッカーで区切られた試験区間に対して瞬間的に圧力をかけ，その減衰を計測す
るものである．同法は難透水性層を対象とする場合でも比較的短時間で試験が実施でき，海外では難
透水性層を対象とする試験法として基準化されている（例えば，ASTM 2002）．定圧試験では試験
区間に一定圧で注水あるいは揚水し流量の経時的変化を計測し，定流量試験では試験区間に一定流量
で注水または揚水し，試験区間内の圧力の変化を計測する（張ほか，2000；張ほか，2001）．それ
ぞれの試験では，計測された試験区間内の圧力または流量のデータから解析解等により透水係数を評
価する．代表的な解析解としては，地盤工学会の試験基準に採用されている Hvorslev の定常解析モ
デルに基づくものと ASTM において採用されている放射流非定常モデルに基づくものが挙げられる

（地盤工学会，1995；ASTM 2002）．これ以外にも，試験区間周囲のスキン（掘削，目詰まり等によ
る孔井周囲の物性が変化した領域）や，亀裂性岩盤でのマトリックス部への透水等を考慮したもの
など多様な解析モデルとそれらに基づく解析解がある（Hyder et al., 1994; Dougherty and Babu, 
1984）．多くの解析モデルの開発と解析解が導出される一方で，その適用を検討するための明確な指
針は確立されておらず，解析モデルの差異が透水係数の評価結果に及ぼす影響は検証されていない現
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状にある．また，実際の原位置試験では同一試験区間に対して幾つかの試験法を適用することがある
が（Martinez-Landa and Carrera, 2005），試験法毎に透水係数が異なった場合には有意な値を判断
する必要が生じる．原位置透水試験の実施で直面するこれらの問題を検討するため，以下では，パル
ス透水試験，定圧試験，定流量試験の代表的な解析モデルの整理と新たに開発した解析モデルを用い
て各解析モデルの適用条件と試験法間での差異を検証した．

1.2.3.1　解析モデル及び解析解
　Hvorslev の解析モデルおよび放射流モデルの概念図を図 1-3(a) および (b) に示す．Hvorslev の解
析モデルは地盤工学会で採用されており，試験区間からの水頭ポテンシャル面は楕円体をなし，定常
流れを仮定している（以下，HV モデル）（Hvorslev, 1951）．放射流非定常モデルは ASTM で採用
されており，地層の厚さは試験区間と同じとし，上下方向への流れは起きないと仮定している（以下，
RF モデル）．新たに開発した解析モデルの概念図を図 1-3(c) および (d) に示す．図 1-3(c) に示す解析
モデルでは試験対象となる地層の上下に不透水性層が存在すると仮定し，パッカーで閉鎖される試験
区間は試験対象となる地層厚さの一部としている（以下，AF-ZF モデル）．この解析モデルに更にス
キンの影響を考慮した解析モデルはこれまでにも開発されてきているが（Novakowski, 1993），ス
キンの特性値を特定する明確な方法はないため，ここではこれを除いたモデルを採用した．図 1-3(d)
に示す解析モデルは AF-ZF モデルとほぼ同様であるが，試験対象地層を低透水性とし，その上下に
試験対象地層と比較し透水性が非常に大きい地層あるいは亀裂が存在し，それら内部での水頭消散は
瞬時に終わると仮定している．これまでに，上下地層の透水性を考慮したモデルは開発されてきてい
るが（Moench, 1985），それら解析モデルの適用には試験対象地層以外の上下地層の透水性評価が
必要である．また，図 1-3(c) および (d) で仮定するモデルは，試験対象地層と上下地層の透水性の差
を考慮するモデルの両極にあたり，これらのモデルを用いた検証により試験対象地層と上下地層の透
水性の差が小さな場合も検討が可能となる．表 1-10 に新たに開発した軸対称流非定常モデル（AF-ZF
及び AF-CH モデル）の数学モデルと導出した解析解を示す．解析モデル間および試験法間での対比
を行うため，表 1-10 に示す解析解は一律の無次元パラメータで整理した．HV モデルおよび RF モ
デルから得られる解析解も同一の無次元パラメータにより再整理した ( 表 1-11)．なお，パルス透水
試験及び定流量透水試験の無次元数学モデルには試験対象となる地層と試験区間の貯留特性を反映す
る無次元パラメータβが含まれているが，透水性が比較的低い岩盤を対象とする場合には 10-1 ～ 101

程度の値となると想定される（Pickens et al., 1987; Bredehoeft and Papadopulos, 1980）．以下の
解析解を用いた数値シミュレーションでは，試験条件を代表するパラメータはζ L=102 およびζ B=5
×102，試験区間は試験対象地層の中間に位置するとし，貯留性を代表するパラメータはβ =10-2 ～
102，透水性は等方（α =100）とした．
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図 1-3 単孔式原位置透水試験の概念と解析モデル．
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①パルス透水試験
　図 1-3 に示した各解析モデルの差異を検証するために，パルス透水試験の計測データにあたる試験
区間での水頭変化を各モデルの解析解を用い算出した（図 1-4）．図中，非定常流れを仮定する RF，
AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出された水頭変化を示す曲線はほぼ一致した．一方，定常流れを仮
定する HV モデルは非定常流れを仮定するモデルとは合致せず，βの値が小さい場合にその差は大き
くなる傾向にある．これらの結果より，RF，AF-ZF 及び AF-CH モデルから決定される透水係数お
よび比貯留率に大きな差は生じないと考えられる．

図 1-4　解析モデルによるパルス透水試験の試験区間水頭の計算結果の違い．

　HV モデルと他のモデルでパルス透水試験を評価した場合の透水係数の差を検証するために，RF
モデルにより算出した水頭変化から HV モデルを用い透水係数の算出を行った．β =10-1 の条件下
での HV モデルによる透水係数の相対誤差を図 1-5 (a) に示す．図中，試験区間水頭 hw=0.8，0.6，
0.4，0.2 の値に対応する相対誤差はおよそ 30 ～ 4 倍の範囲にあり，HV モデルにより算出される透
水係数は水頭値 hw に依存することが分かる．このため，HV モデルによりスラグ透水試験を評価す
る際には，試験区間水頭 hw が 0.37 前後の計測データから透水係数を算出することが推奨されてお
り，タイムラグ法として広く用いられている (Butler, 1997)．このタイムラグ法のパルス透水試験へ
の適用性を検証するため，β =10-2 ～ 102 の範囲で hw=0.37 となる時刻を RF モデルにより算出し，
HV モデルによる透水係数の評価を行った（図 1-5 (b)）．その結果，パルス透水試験で想定されるβ
=10-1 ～ 101 の範囲では，透水係数は大きく評価され，βの値が小さい場合には数十倍と過大評価さ
れる可能性が明らかとなった．これらの結果からパルス透水試験において透水係数の評価を行う際に
は，計測データ全てに対してフィッティングを行うことが適していると考えられる．ただし，計測デ
ータである試験区間水頭 hw は透水係数および比貯留率について非線形となるため（表 1-10 および
表 1-11），ASTM の試験基準で規定される試験区間水頭 hw の標準曲線群を用いる図解法や逆解析に
よる試験評価が必要となる．ここでは逆解析による試験評価の適用性を検証するために，以下の式を
用いて試験区間水頭に対する透水係数および比貯留率の感度係数を RF，AF-ZF 及び AF-CH モデル
により評価した．
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表 1-10　 AF-ZF および AF-CH モデルの数学モデルおよび解析解．
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表 1-11　 HV および RF モデルより得られる各試験法の無次元解析解．

　各解析モデルより算出された感度係数はほぼ同じ値となった．このことより逆解析に異なる非定常
解析モデルを適用しても評価結果に顕著な差は生じないと考えられる．例として，図 1-6 に AF-CH
モデルより算出した感度係数を示す．β =10-2 では透水係数および比貯留率の感度係数はほぼ同じ
となり，βの値が大きくなるほど透水係数に対する感度係数は大きくなり，比貯留率に対する感度
係数は小さくなる傾向にある．β =10-2 ～ 102 の範囲での透水係数および比貯留率の感度係数は同
じオーダーにあることが確認できるが，図 1-4 に示すようにβが小さい場合（例えば，β =10-2 と
100）の試験区間の水頭変化の傾向はほとんど同じとなるため，βに含まれる比貯留率の評価精度は
Papadopulos et al.（1973）が指摘しているように悪くなる可能性がある．

(a)

図 1-5(a)　パルス透水試験の HV モデルによる試験評価で透水係数に生じる誤差．



第 1 章　岩盤水理特性関連評価手法

App.1-17

(b)

図 1-5(b)　パルス透水試験の HV モデルによる試験評価で透水係数に生じる誤差．

図 1-6　パルス透水試験における透水係数 K 及び比貯留率 Ss の感度．

②定圧試験
　図 1-7 に各解析モデルから算出した定圧試験の計測データにあたる試験区間での流量の経時的変化
を示す．非定常流れを仮定する RF，AF-ZF 及び AF-CH モデルは流量が大きく変化する試験初期段
階においてほぼ同じ値となった．一方，定常状態に近づくと，AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出さ
れた流量は RF モデルから算出された流量と乖離し，定常流れを仮定する HV モデルから算出された
値に近くなる．これらより，非定常状態の計測データを解析する場合には，通常の RF モデルを用い
ても AF-ZF 及び AF-CH モデルと同様の透水係数及び比貯留率の値が得られると考えられる．また，
定常状態の流量から HV モデルを用いて透水係数を算出しても AF-ZF および AF-CH モデルとほぼ
同じ透水係数の値が得られると考えられる．
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図 1-7　解析モデルによる定圧試験の試験区間流量の計算結果の違い．

　試験対象地層の上下を不透水性層または透水性の高い層が挟む場合に HV モデルを用いた試験評
価で透水係数に生じる誤差を検証した．図 1-8 に AF-ZF 及び AF-CH モデルより算出した流量を “ 計
測データ ” として扱い HV モデルにより算出した透水係数を示す．これらの結果から定常状態におけ
る流量から HV モデルを用いて透水係数を算出してもその相対誤差は数パーセント程度となることが
考えられる．ただし，試験対象地層の層厚（ζ B）が試験区間長（ζ L）と比較し小さくなる場合や
鉛直方向の透水係数が大きくなる場合（α >1）には相対誤差が大きくなると考えられる．
　非定常計測データから逆解析により透水係数及び比貯留率を求める場合を想定し，AF-ZF 及び
AF-CH モデルから透水係数及び比貯留率の感度係数を次式により算出した（図 1-9）．

図 1-8　定圧試験の HV モデルによる試験評価で透水係数に生じる誤差．



第 1 章　岩盤水理特性関連評価手法

App.1-19

図 1-9 定圧試験における透水係数 K 及び比貯留率 Ss への感度．
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　AF-ZF 及び AF-CH モデルより得られた結果では，比貯留率に対する感度係数は透水係数に対する
感度係数と比較し小さく，定常状態に近づくと１オーダー以上小さな値となる．また，AF-CH モデ
ルの比貯留率に対する感度係数は定常状態に達すると無限小の値となる．これらより，非定常状態の
データ数が定常状態のデータ数と比較して少ない場合に，逆解析で決定される比貯留率の評価誤差は
透水係数と比較し大きくなりやすいと考えられる．

③定流量試験
　各解析モデルから算出した定流量試験の計測データにあたる試験区間での水頭の経時的変化を図
1-10 に示す．非定常流れを仮定する RF，AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出した試験区間水頭は試
験初期段階においてほぼ同じ値となった．しかし，βの値が小さくなるほど RF モデルから算出した
試験区間水頭は AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出したものからより早く乖離する傾向にある．一方，
定常流れを仮定する HV モデルから算出された試験区間水頭は AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出
したもとの定常状態において近い値となるものの同一の値とはならない．しかし，その相対誤差は
図 1-10 中では 10％程度であり，HV モデルが定流量試験においても予備的な透水係数評価に適用で
きる可能性が示唆される．これを検討するために，AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出した試験区間
水頭を “ 計測データ ” とみなし HV モデルを用いて透水係数を算出した結果，HV モデルによって算
出される透水係数は定常状態に達した後の試験区間水頭を用いると数％程度となった（図 1-11）．た
だし，AF-ZF 及び AF-CH モデルから算出される試験区間水頭は試験対象地層の層厚（ζ B）と試験
区間長（ζ L）の大小関係，透水異方性（α）にも依存するため，HV モデルにより算出された透水
係数は参照値として扱う必要があると考えられる．従って，定流量試験においてもパルス透水試験お
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よび定圧試験と同様，非定常計測データを用いる図解法または逆解析による透水係数および比貯留率
の評価が必要である．このため試験区間水頭の透水係数および比貯留率に対する感度を AF-ZF 及び
AF-CH モデルを用い次式により算出した（図 1-12）．

図 1-10　解析モデルによる定流量試験の試験区間水頭の計算結果の違い．

図 1-11　定流量試験の HV モデルによる試験評価で透水係数に生じる誤差．
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(a)

(b)

図 1-12 定流量試験における透水係数 K 及び比貯留率 Ss への感度．
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　図 1-12(a) および (b) において透水係数に対する感度係数は AF-ZF 及び AF-CH モデルともに比貯
留率に対する感度係数と比較して大きく，定常状態においては定圧試験と同様 1 オーダー以上大き
くなった．このことから定圧試験同様，定常状態の試験区間水頭を多く含む計測データを逆解析に用
いると比貯留率の評価誤差は大きくなることが考えられる．特に，試験対象地層が上下に透水性の高
い地層で挟まれる場合（AF-CH モデル）には比貯留率の影響は非定常状態の試験区間水頭のみに含
まれると考えられる．
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1.2.3.2　単孔式透水試験の理論的検討による知見
　原位置単孔式透水試験のパルス透水試験，定圧試験，定流量試験の代表的な解析モデルを一律の無
次元パラメータで再整理するとともに，試験対象地層の上下の水理地質境界を考慮した新たな解析モ
デルの開発と解析解の導出を行い，各モデルを対比した数値シミュレーションを実施した．その結果，
以下の知見が得られた．
• 各解析モデルの適用性は試験方法によって異なることが明らかとなった．特に，パルス透水試験

では，HV モデルの適用により透水係数が過大評価される可能性があり，その程度は地層と試験
区間の貯留特性の比 ( β ) に依存することが明らかとなった．

• RF モデルは非定常状態初期の計測データに適用可能と考えられるが，定流量試験においてはβ
の値に依存することが明らかとなった．

• HV モデルによる透水係数の評価は計測データが定常状態となりうる定圧試験や定流量試験にお
いて可能と考えられるが，試験対象地層の層厚（ζ B）と試験区間長（ζ L）の大小関係，透水
異方性（α）に依存すると考えられる．このため HV モデルにより得られた結果はより精緻な解
析モデルを用いて試験評価を行う際の参考とすべきである．

• 以上の検討で用いた解析モデルは地層を均質な連続体と仮定したものであり，実際の原位置地層
とは乖離している場合も想定される．実際の試験では試験孔周囲のスキン，亀裂性岩盤でのマト
リックス部への透水，軸対称モデルでは再現不可能な亀裂等が透水試験に影響する可能性も想定
される．従って，これらの影響についても簡易に検討するための知見の整備が必要と考えられる．
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1.3　岩石の移流拡散特性の評価技術 *

　高レベル放射性廃棄物の地層処分を安全に実施及び評価するためには，多くの特質・事象及びプロ
セス（FEPs）を考慮する必要があるが（OECD/NEA，2000），地球科学分野における重要課題は，
主に変動シナリオ及び地下水移行シナリオに基づく天然バリアの長期的安定性，もしくは長期的隔離
性能の評価に分けることが可能である（鹿園，1995）．後者の地下水移行シナリオに基づく地層処分
施設の長期的安全性評価は基本的に多重バリアシステムにおける核種移行解析及び感度解析などより
実施されるが，安全評価の精度及び信頼性を確保するためには，評価に利用される数理モデルが評価
対象となるバリアシステムを適切に記述・モデリングできること，解析に入力する各パラメータの値
は評価対象の物性を代表できること，さらに長期にわたる物性の変化を適切に考慮・評価できること
などが必要不可欠である．
　天然バリア，すなわち母岩もしくは岩盤における核種の移行は一般の化学物質と同様に，移流，分
散，吸着，崩壊及び化学平衡などの現象に支配される（例えば，張・竹田，2004）．母岩が比較的均
質な堆積岩の場合，移流・分散によって，核種の濃度が希釈され，吸着によって地下深部にトラップ
される．核種の崩壊は連鎖的であり，崩壊により親核種の濃度が減少するが，娘核種の濃度は増加傾
向になる．また，化学反応を伴う吸着現象は天然バリアの遅延効果を考慮する上で非常に重要な要素
ではある．母岩が結晶質岩である場合，亀裂の進展方向に沿った移流が支配的となるが，亀裂に直交
した方向における浸透と拡散は，吸着作用と同様に天然バリアの遅延効果に大きく寄与する（Zhang, 
2009）．また，地層処分の対象となる地下深部においては，動水勾配が極めて小さく，分散現象は拡
散現象に等しくなる．ここでは，岩盤内移流拡散特性の変遷要因，移流拡散評価技術とその他物性と
の関連性，透水及び拡散試験支配方程式の相似性などを概説し，室内における岩石を対象とする透水
試験と拡散試験に関する研究成果を示す．

1.3.1　岩盤の移流拡散特性の変遷要因
　岩盤における地下水の流速は地層の透水係数，動水勾配及び有効空隙率に依存する．また，核種の
移行は実効拡散係数に依存する．高レベル放射性廃棄物地層処分施設の長期的安全性もしくは性能評
価を行う際には，これら物性の変動要因を考慮する必要がある．これは 10 万年以上にも及ぶ長期間
の間に，地層における熱的，力学的及び化学的な変化が地層の移流拡散特性に影響することが考えら
れるためである（図 1-13）（例えば，張・竹田，2004）．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2009）．



第 1 章　岩盤水理特性関連評価手法

App.1-24

図 1-13　熱力学的，力学的及び化学的要因が岩石の移流拡散特性に及ぼす影響．

　地層における化学的変化はその移流拡散特性を変化させ，逆に地下水の流動に伴う物質の移行は連
鎖的に化学反応を引き起すこともある．例えば，鉱物の沈澱・結晶化は岩盤の空隙に生成鉱物を充填
し，透水及び拡散性能を低下させ，天然バリアとしての隔離性能を上昇させることになるが，地下水
の流動は化学平衡を崩し，これに起因する鉱物の溶解は逆に岩盤の空隙率を増加させ，沈澱と相反の
効果が生じることになる．
　地層の力学的特性変化，もしくは地層の変形は地層の透水及び拡散特性を変化させ，逆に地下水の
存在と流動や異常塩濃度の増加などは間隙水圧及び有効応力の変化を引き起し，地層の力学的特性に
影響を与える．例えば，地層の圧縮，圧密は地層の空隙率を減少させ，透水係数及び有効拡散係数の
低下や，場合によっては異常水圧も引き起こす．逆に，地層変形に伴うダイラタンシーや岩盤の破壊
は地層の透水性を増加させ，場合によっては流体の流れ道となる亀裂や断層なども生じさせる．
地層における熱的変化は間隙流体の対流などを引き起こし，移流拡散特性に影響を与える．逆に，地
下流体の流動に伴うエネルギーの伝播は地層中の温度勾配を変化させ，地層の熱的特性に影響を与え
る．
　以上の移流拡散特性に対する化学的，力学的及び熱的状態の影響事象を紹介したが，同様に，それ
ぞれの特性間にも直接的あるいは間接的に相互作用がある．例えば，地下水の流動に伴う熱エネルギ
ーの伝播は，前述の対流を引き起すだけでなく，地層における温度勾配の変化により，化学反応にも
影響を及ぼす．また，岩盤や間隙流体の熱膨張によって岩盤の力学的特性も変化する．これらの化学
反応への影響と地層の力学的特性の変化は最終的に地層の移流拡散特性を変化させる．
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　このように，岩盤中の物質移行を支配する移流拡散特性は多くの要因に影響を受ける．高レベル放
射性廃棄物地層処分施設の長期的安全性を評価するためには，様々な変化要因を考慮した信頼性の高
い移流拡散特性の物性データを蓄積していく必要があると考えられる． 

1.3.2　移流拡散評価技術とその他物性との関連性
　岩石の移流拡散特性，すなわち透水及び拡散特性はそれぞれ透水及び拡散試験によって評価される．
透水試験も拡散試験も，大別して室内試験及び原位置試験に分類することができる．前者は原位置か
ら採取してきた試料を室内に持ち込んで試験を行うもので，後者は原位置の地層を「不撹乱状態」で
試験することを意味する．室内試験は原位置試験に比べ，試験条件の制御が行いやすく，また試験費
用も比較的安いため広く用いられているが，室内試験の試験体は現場の再現性や原位置地層の代表性
などに問題があると指摘されている．しかし，試験条件を人為的に設定・変化させることが可能であ
るため，様々な変動要因を考慮した移流拡散特性の変化予測に必要な実験データの取得と知見整備な
どに利用することが可能であると考えられる．原位置試験は室内試験に比べ，境界条件などを正確に
特定することが困難であるが，試験体を乱さない点からも，室内試験より優れている．また，地層に
比較的大きなインパクトを与えられるため，地層の平均的な特性を求めることができ，原位置試験よ
り得られる試験結果は実際の設計に利用されやすい（張ほか，2000; 2001b）．なお，原位置試験よ
り得られる各種特性値は，その調査地点及び調査時点での岩盤物性値であり，放射性廃棄物地層処分
施設などの長期的安全性評価においては関連物性値の時間的変化に伴う変化を考慮する必要もあるこ
とに注意されたい．
　拡散試験は透水試験に比べ，試験に必要な時間が長く，また化学物質濃度のインライン測定・分
析技術の限界により，深部地下の高い間隙水圧を再現した条件下での拡散試験は現状では不可能
に近い．このため，地圧を再現した極一部の研究事例を除き (Van Loon et al., 2003; Skagius and 
Neretnieks, 1986; Drew and Vandergraaf, 1989)，殆どの拡散試験は応力条件を考慮せず，大気圧
条件下で行ってきているのが現状である (Zhang, 2009; Zhang et al., 2005)．このため，岩石の透
水係数と空隙率，実効拡散係数と空隙率，地圧と空隙率の相互関係を用い，地下深部応力条件下にお
ける岩石の実効拡散係数の推測方法が提案されている（Zhang, 2008）．
　岩盤は一般的に非均質性及び異方性を持っているが，岩盤の移流及び拡散特性の空間分布及び異方
性のすべてを直接透水及び拡散試験より求めるには多大な労力とコストを要する．代替的な評価方法
として，岩石の移流拡散特性と弾性波速度などの物性と相関性が利用できると考えられる．岩盤の有
効空隙率が大きいほど，密度は小さく，弾性波速度も小さく，透水及び実効拡散係数は大きくなる．
図 1-14 に稲田花崗岩の透水係数の異方性および弾性波速度との相関性を示す．この図より，稲田花
崗岩内部での弾性波伝播速度と透水係数の何れも Rift, Hardway 及び Grain 面に直交した方向の順
で大きくなる．すなわち，核種は相対的に有効空隙の大きい地層及び音波速度の比較的遅い方向に直
交した方向において選択的に通ることになる ( 例えば，Zhang and Takeda, 2003)．
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図 1-14 稲田花崗岩の透水係数の異方性および弾性波速度との相関性．

1.3.3　室内における透水・拡散試験法
室内における透水・拡散試験法には，それぞれの試験原理とそれを数学的にモデル化した試験理論

が対であり，計測データは試験理論から導かれた解析解を用いて解析され，各種物質移行特性が評価
される．従って，実際の実験においてその試験原理とかけ離れた状態で行われた実験計測データに対
して試験原理を忠実に再現する解析解を適用しても，得られる物性値は真の値と大きくかけ離れた値
となることがある．実際にある特定の地層やサンプルコアの物質移行特性の評価を試みる際には，お
およそ予想される物質移行特性に応じた試験方法を選択し，その試験原理に忠実に試験を実施しなく
てはならない．
　各種室内または原位置試験の計測データから物質移行特性値を算出するための方法として主に解析
法，図解法及び数値解析（逆解析）法等が挙げられる．また，定常状態の計測データから透水試験で
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は透水係数，拡散試験では実効拡散係数，非定常状態の計測データから透水試験では透水係数及び比
貯留率，拡散試験では実効拡散係数及び遅延係数が評価される．
• 解析法は各種試験の解析解を適切に変換し，試験の計測データから直接透水係数あるいは実行拡

散係数を算出する方法である．また，理論解の定常状態の部分に対して線形近似し，前述の方法
により算出した透水係数あるいは実効拡散係数の値を用いて，比貯留率あるいは遅延係数を算出
するタイムラグ法もある．この方法は基本的に定常状態の計測データにしか適用できない．

• 図解法は各種試験の理論解を用い，必要な特性値を特定するための標準曲線を作成し，実測され
た計測データと標準曲線とを比較することによって各種特性値を決定する方法である．この方法
は非定常状態の計測データに対して適用可能であるが，比貯留率あるいは遅延係数など非定常状
態に関係する物性値が小さい場合にはこれら物性値の評価結果にオーダーに及ぶ誤差を生じる可
能性がある．

• 数値解析に基づく逆解析法は各種試験の厳密解または数値解を用い，解析結果と実測結果で定義
される目的関数を最小化する手法で「最適な」パラメータの値を決定する．試験法によってはそ
の厳密解中の特定されるパラメータ間に相関がある場合があるため，適用する際には事前にこれ
を把握しておく必要がある．

1.3.3.1　室内透水試験
　室内透水試験では採取されたコアの地層中での存在状態，即ち，地圧・間隙水圧・低い動水勾配
などを再現した状態で試験が行われることが望ましい．室内透水試験は基本的に，流量計測に基づ
いて透水係数を求める定水位法及び変水位法（地盤工学会，1980），差圧力（水頭差）計測に基づい
て透水係数を求めるフローポンプ法（定微流量法）（Olsen，1965；Olsen et al.,1985；Song et al., 
2004）及びトランジェントパルス法（Brace et al.，1968），試験体の一端で間隙圧に一定周波数の
振動を与え，他端の間隙圧の振幅の減衰率および遅れを計測し透水係数を求める間隙圧オシレーショ
ン法（Kranz et al.,1990）がある．これらの試験法のうちフローポンプ法を除く方法では試験開始直
後に試験体上流端面付近に極めて大きな動水勾配（理論上無限大）が発生することが明らかとなって
おり（Zhang et al., 1998; 2000a; 2000b; 2002），前述の低い動水勾配下での試験を行えるのはフ
ローポンプ法だけである．
　表 1-12 に各種室内透水試験法の概念図および解析モデル，試験の初期条件および境界条件を示す

（張ほか，1997；高橋ほか，1998）．それぞれの室内透水試験の初期条件，境界条件及び次式（7）
で表される飽和浸透流の一次元基礎方程式を用いると，表 1-13 に示す各種室内透水試験の厳密解が
導かれる（Zhang et al.，2002）．
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表 1-12　各種室内透水試験法の概念図および解析モデル

表 1-13　各種室内透水試験の厳密解

 (7)

　ここで，H：供試体中の水圧（水頭）；Z：供試体の下流端面からの距離；K，Ss：それぞれ供試体
の透水係数及び比貯留率；t ：実験開始後の経過時間である．
① 定水位法：定常状態の流量測定結果を用い，表 1-13 に示す定水位法の定常解より供試体の透水

係数を算出することができる．
② 変水位法：準定常状態の水位変化測定結果を用い，表 1-13 に示す変水位法の定常解より供試

体の透水係数を算出することができる．また，変水位透水試験をトランジェントパルス透水試
験の特例として考えられるため，非定常状態の測定結果を用い，トランジェントパルス法の厳
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密解を利用すれば，供試体の透水係数及び比貯留率の両方を求めることも可能である（張ほか，
1998）．

③ フローポンプ法：定常状態の測定結果を用い，表 1-13 に示すフローポンプ法の定常解より供試
体の透水係数を算出することができる．また，非定常状態の測定結果を用い，同表に示されてい
るフローポンプ法の厳密解を利用すれば，逆解析法より供試体の透水係数のみならず，比貯留率
をも同時に求められる．更に，非定常解析を用いることにより，難透水性材料の透水試験に必要
な時間を大幅に短縮することも可能である（Esaki et al. 1996; Zhang et al., 1997）．

④ トランジェントパルス法：準定常状態の測定結果および表 1-13 に示すトランジェントパルス
法の定常解を用い，図解法より供試体の透水係数を算出することが可能である（Brace et al.，
1968）．また，非定常状態の測定結果を用い，同表に示されているトランジェントパルス法の厳
密解を利用すれば，図解法（Hsieh et al.，1981；Neuzil et al.，1981）もしくは逆解析法（Zhang 
et al.，2000b）より供試体の透水係数のみならず，比貯留率をも同時に評価することが可能である．

⑤ 間隙圧オシレーション法：定常解により算出される振幅の減衰率と位相の遅れに関する標準曲線
を透水係数および比貯留率に関する無次元パラメータについて作成し，図解法により試験評価を
行う（Fischer，1992）．また，定常解より導かれる減衰率と位相の遅れに関する２つの式にそ
れら実測値を代入し，透水係数および比貯留率を数値解析により特定することも可能である（高
橋ほか，2003）．

1.3.3.2　室内拡散試験
　室内拡散試験法は多数存在するが，ここでは室内拡散試験を透過拡散法，浸入拡散法（in-diffusion），
浸出拡散法（out-diffusion），コラム法に大別する（張・竹田，2004; Zhang et al., 2006a）．

① 透過拡散法
　透過拡散法の試験原理は試験体を２つの溶液槽で挟み，一方の溶液槽にトレーサーを投入し，片方
あるいは両方の溶液槽のトレーサー濃度を経時的に計測し，実効拡散係数および遅延係数を測定する
ものである．透過拡散法は表 1-14 に示すようにさらに４つの方法に分類される．

表 1-14　透過型室内拡散試験の試験方法

定濃度浸入−定濃度浸出法（constant inlet concentration-constant outlet concentration）：
この方法では両方の溶液槽の濃度差を一定に保ち，定濃度溶液槽側に透過してくるトレーサーの総量
を経時的に計測する方法である．計測データのうち時間−透過総量曲線の定常状態の傾きから実効拡
散係数を算出し，遅延係数は透過総量に対する理論解の定常状態の部分の線形近似式を用いタイム
ラグ法により算出する．試験評価には定常状態の計測データを用いるため，試験体の物質移行特性
によっては試験に長時間を要する．この方法は，ベントナイト，ベントナイト混合土，コンクリー
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ト，岩石等，地層処分に関連する人工材料，地質媒体に対する試験で広く利用されている（例えば，
Skagius & Neretnieks, 1986；Rebour et al., 1997；Sato et al., 1997；Tits et al., 2003）．しかし，
この方法から求められる遅延係数は，岩石パウダーを対象とするバッチ試験と比較し３オーダー程度
小さな値として見積もられることも珍しくなく，空隙率より小さな値で評価されることもある．
この問題点は試験の解析理論と実際の実験での操作の矛盾点，タイムラグ法によるデータ解析段階で
の誤差の発生などに起因することが明らかとなっている（Zhang & Takeda， 2005）．また，多くの
実施例では濃度計測の容易さからトレーサー濃度を異常に高く設定する傾向が見られ，定濃度側のト
レーサーの透過総量を計測するために，濃度を限りなく０に保ち，濃度検出ができる程度の透過量で
溶液全てを濃度０の水と置換する作業を継続して行わなくてはならない．

定濃度浸入−浸出濃度増加法（constant inlet concentration-increasing outlet concentration）：
一方の溶液槽を定濃度に保ち，トレーサーが透過してくる溶液槽の濃度増加を経時的に計測する方
法である．Rebour et al.（1997）を除きこの方法により透過拡散試験が実施された例はないが，前
述の定濃度浸入−定濃度浸出法と比べ，試験管理が容易であり，試験手順に起因する計測誤差が
低減されると考えられる．試験評価は非定常状態の計測データに対して行わなくてはならないた
め，Rebour et al.（1997）は数値解による試験評価を行っている．これに対し，Zhang & Takeda 
(2005) は試験評価の精度を向上させるために数値解にかわる解析解を導出している．しかしながら，
この方法も定濃度浸入−定濃度浸出法と同様に，トレーサーが定濃度側に透過してくるまでに時間を
要する．

浸入濃度減少−浸出濃度増加法（decreasing inlet concentration-increasing outlet concentration）：
この方法では一方の溶液槽にトレーサーを投入し，両方のトレーサー濃度の経時的変化を計測する．
Garcia et al. (2004) はこの試験法の評価のために数値解を用いたが，Takeda et al.（2008b）は数
値解による誤差を低減するために解析解を導出し，岩石コアを対象とした試験の評価にこの解析解を
適用している．この試験法の利点は，溶液槽内の溶液を置換する必要がなく，適切に試験条件を設定
するとトレーサー投入側の濃度低下が早くなり，また，解析解を用いることにより非定常状態の計測
データに対しても試験評価が行え，試験時間を短くできる点にある．

浸 入 濃 度 増 加 − 定 濃 度 浸 出 法（decreasing inlet concentration-constant outlet concentration 
through-diffusion）：
この試験法は一方の溶液槽に一定量のトレーサーを投入し，他方の溶液槽内の溶液を常に置換するこ
とにより定濃度に保つ方法である．計測はトレーサー投入側の溶液槽内の濃度の経時的な変化である．
この手法はトレーサー投入槽側の濃度計測をするため，定濃度浸入−定濃度浸出法と定濃度浸入−浸
出濃度増加法と比較し試験時間が早く，定濃度浸入−定濃度浸出法より試験管理が容易である．この
方法に対する解析解は Zhang & Takeda (2005) により導出されているが，未だ適用例はない．

②浸入拡散法（In-diffusion method）
　一般に，浸入拡散法により得られる試験結果は「みかけ」の拡散係数である．浸入拡散法はその試
験原理により表 1-15 に示すようにさらに定量トレーサー法，濃度低下法の２つの方法に分類される．
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表 1-15　浸入型室内拡散試験の試験方法

・定量トレーサー法：
定量トレーサー法はさらにハーフセル法，インハーフセル法，単溶液槽法の３つに分類される．
・ハーフセル法：
ハーフセル法では，試験体を二つのセル内に充填もしくは装着し，両試験体の間に定量のトレーサ
ー溶液を挟み，トレーサーを拡散させる（Cho et al.，1993；Kozaki et al., 1999；Idemitsu et al.，
1990）．ある程度時間が経過した後に両試験体内のトレーサー分布を計測し，試験体を無限長と仮定
する近似解により試験評価を行う．インハーフセル法では，試験前に試験体を二つのセル内に充填も
しくは装着し，片方の試験体に一定量のトレーサーを浸透させる（Gillham et al.，1984）．試験は
二つの試験体を密着させることで始まり，得られる計測データは一定時間後における試験体内の濃度
分布（スライスする必要がある）であり，試験体を半無限長と仮定する解析解を用い試験評価が行わ
れる．
単溶液槽法は試験体の一端に定濃度溶液槽を設け，他端をゼロフラックスとし，一定時間が経過した
後の試験体内の濃度分布を計測する方法である．この方法では，試験を開始し終了するまでに濃度計
測を行わないため試験管理は容易である．トレーサーとして放射性物質を用い，ガイガーカウンター
を使用すると試験体内の濃度分布を，試験体をスライスすることなく計測することが可能である．ま
た，その簡易な試験手順から，ベントナイトやベントナイト混合土，粘土等，試験体を容易にスライ
スできる地盤材料に主に適用されている．
・濃度低下法：
この試験法は前述の単溶液槽法と同様の手順で行われるが，溶液槽内の濃度の経時的な変化も計測す
ることにより実効拡散係数と遅延係数の評価も可能となる．この場合の試験評価は数値解を用いて行
われる（Rowe & Booker，1988）が，Takeda et al.（2006）は数値解による試験評価の誤差を低
減するために，解析解を導出している．この試験法の利点は実効拡散係数および「みかけ」の拡散
係数が一回の実験により評価される点にある．しかしながら，この試験法の実施例は少ない（Van et 

al., 2005）．

③浸出拡散法（Out-diffusion method）
　浸出拡散法は試験前に試験体内にトレーサーを浸入させ，その後，試験体両端に溶液槽を設置し
トレーサーを溶液槽側に浸出させる方法である．浸出拡散法は試験体内の初期濃度の分布により表
1-16 に示すように２つに分類される．
　初期線形濃度分布法：この方法は透過拡散法の  定濃度浸入−定濃度浸出法の後に，試験体内に線
形分布した濃度を両端の溶液槽内の溶液を濃度０の溶液に置換し，両端の溶液槽に浸出するトレーサ
ー濃度を経時的に計測する方法である．この方法は，定濃度浸入−定濃度浸出法とのクロスチェック
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のために実施される（Jakob et al.，1999；Tits et al.，2003）．
・初期一様濃度分布法：
この方法では試験前に試験体内に一様にトレーサーを分布させ，前述の方法と同様に試験体両端に溶
液槽を設け，浸出するトレーサー濃度の変化を計測する（Lever，1986）．この方法では試験前に一
様にトレーサーを試験体に分布させる必要があるため，準備に長時間を要するとともに，一様に分布
したかの確認ができない．

表 1-16　浸出型室内拡散試験の試験方法

1.3.4　透水及び拡散試験支配方程式の相似性
透水試験の支配方程式はダルシー則と飽和状態における水流の一次元連続式より導くことができ，式
(8) に示す通りとなる（土質工学会，1980；張・竹田，2004）．

2

2

x
H

S
K

t
H

s

=
   (8)

ここに，H は水頭；x は距離；Ss は比貯留率；K は透水係数；t は時間である．拡散試験の支配方程
式はフィックの第 2 法則（Fick’s Second Law）に基づくもので，次式（9）で表わされる（Neretnieks, 
1980；Zhang and Takeda, 2005）．

2

2

x
cD

t
c e=  (9)

ここで，c は濃度；x は同様に距離；De は実効拡散係数；α は岩石保持因子（Rock capacity factor）
と呼ばれるパラメータで，次式（10）に示す通り岩石の空隙率 (εtot)，吸着係数 (Kd) 及び岩石密度 (ρ)
より決定される．

 （10）

式（8）と式（9）を比較すると，透水と拡散は物理現象として異なるものの，数式的には類似の数
理モデルで記述できることが分かる．すなわち，透水試験の水頭，透水係数及び比貯留率を拡散試験
の濃度，実効拡散係数及び岩石保持因子に置き換えれば，透水試験の理論解を変換し，拡散試験の結
果解析に利用することが可能である．逆に，拡散試験の濃度，実効拡散係数及び岩石保持因子を透水
試験の水頭，透水係数及び比貯留率に置き換えれば，拡散試験の解析解を変換し，透水試験の結果解
析に利用することも可能である．このため，ある境界条件下での透水試験に対する理論的評価の結論
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と知見を用い，対応する類似の境界条件下での拡散試験解釈に活用することも可能である．例えば，
後述する流入圧が一定・流出圧も一定に制御する室内定水位透水試験は，トレーサー溶液槽内濃度が
一定・計測溶液槽内濃度も一定に制御する従来型の室内拡散試験と対応させることが可能である． 

1.3.4.1　室内透水試験
　透水係数を直接的に計測する室内透水試験法として定水位法と変水位法のあることがよく知られて
おり，また地盤工学分野で広く利用されてきている（土質工学会，1980）．一般的に，定水位法は比
較的高い透水係数の試験体（10-2 ～ 10-3cm/s），変水位透水試験は比較的低い透水係数の試験体（10-3

～ 10-6cm/s）に用いられる．試験方法が簡単であるため，実際に定水位法で 10-3 cm/s，変水位法で
10-9 cm/s まで計測したケースも多い．しかし，変水位法で 10-6 cm/ ｓよりも小さい透水係数を計測
する場合，水頭の低下が小さいため，定水位法の式，すなわち周知のダルシー式で透水係数を求める
ことが殆どである．
　難透水性試験体の透水試験をより速く計測するために，フローポンプ法とも呼ばれる定微流量法

（Olsen, 1966）及びパルス法（Brace et al., 1968）も 60 年代に提案されていたが，試験装置と試
験手順の煩雑さなどから近年まではあまり普及・利用されていなかった．
　上記試験法のほか，遠心力透水試験法（Nimmo and Mello, 1991）及び間隙水圧振動法（Kranz 
et al., 1990）なども提案されているが，まだ一般的な手法として広く用いられていない．また，遠
心力透水試験法も間隙水圧振動法も自然岩盤における低い動水勾配を再現することが難しく，間隙水
圧振動法はさらにパルス法などより長い試験時間を要する．地下深部岩盤における地下水流動条件の
再現性や試験の効率などの観点から，ここでは遠心力透水試験法と間隙水圧振動法に関する考察は控
える．
　室内透水試験の精度，適用条件及び各種試験法の相対的優位性などを体系的に検討・評価するた
めに，産総研では新しい厳密解析解の確立や，試験中における試験体内の動水勾配の経時的変化
の定量的評価（Esaki et al., 1996; Zhang et al., 1997; Zhang et al., 1998; Zhang et al., 2000a; 
Zhang et al., 2000b; Zhang et al., 2002），境界条件を基準にした新しい分類の提案（Zhang et al.，
2006b），代表的試験体を用いた検証・比較試験（Zhang et al., 2002；2004）及び無次元化した感
度解析と総合的比較などを行ってきた（Takeda et al., 2007）．以下，境界条件を基準にした透水試
験の分類と拡散試験に類似境界条件のない定微流量透水試験の解析理論と感度解析を示す．
　境界条件を基準にし，従来の定水位及び変水位法を含む室内透水試験法は（図 1-15）に示す 3 タ
イプ，6 種類に分類することが可能である．すなわち，定流入水位法，変動流入水位法（パルス法）
及び定微流量法の 3 タイプで，それぞれのタイプにおいては流出側の水位もしくは水頭が一定ある
いは上昇（Rising tail water elevation）の 2 種類もあり，計 6 種類の透水試験が理論および実験的
に実施することが可能である（Zhang, 2008）．従来の定水位透水試験および変水位透水試験はそれ
ぞれ定流入水位・定流出水位，及び変動流入水位・定流出水位透水試験に対応し，従来の変水位法は
パルス法の特例として定義することができる．
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図 1-15 境界条件に基づく室内透水試験の分類．

拡散試験に類似境界条件のない定微流量透水試験の解析モデルを表 1-17 に示す．流入側の境界条件として，一定の微流量

Q で試験体へ水を注入し，流出側の境界条件として，水頭上昇（rising tail water elevation）或いは定水位（constant tail 

water elevation）とする．
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表 1-17　定微流量透水試験の解析モデル．

H: [L]
x:  [L]
t:   [T]
Hs: (Q L/K A) [L]
Su and Sd: [L2]
Q: [L3T-1]
L: [L]
A: [L2]
K: [LT-1]
Ss: [L-1]
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　表 1-17 に示す支配方程式，初期および境界条件を用い，それぞれの境界条件に対応した解析解が
導かれる．
　定微流量－定水位（以降 CF-CH と記する）の理論解は次の式（11）と（12）より表すことができ
る（Esaki et al., 1996; Zhang et al., 1997; Takeda et al., 2007）．
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また，定微流量－水頭上昇（以降 CF-VH と記する）の理論解は次式 (13) と（14）より表すことが
できる（Song et al., 2004; Takeda et al., 2007）．
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上記の解析解を利用すれば，最適試験条件の設定や境界条件を忠実に考慮したデータの解析などを実
施することが可能である．図 1-16 に無次元変数および変数間の相対関係が透水試験に及ぼす影響を
示す．図中横軸は無次元化した時間であり，縦軸は無次元化した試験体両端面間の差圧である．また，
γは流出側貯留槽の圧縮貯留率と流入側貯留槽（通常は定微流量ポンプのシリンダーと配管から構成
される）の圧縮貯留率との比である．図 1-16 によれば，試験体の貯留性に対して，流入側貯留槽の
圧縮貯留性 (βu の値 ) が小さければ小さいほど，透水試験に必要な時間を短縮できることが分かる．
また，流出側の貯留槽を適切に小さくすることによって，実験終了に必要な時間も短縮できることが
分かる．上記の解析解を用い，各々の変数に対する微分をすれば，計測データとなる試験体両端面間
における差圧力に対する感度の解析も可能であるが，解析のプロセスは後述する拡散試験と類似する
ため，ここでは割愛する．
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図 1-16　各変数が定微流量透水試験に及ぼす影響．

室内透水試験に関する知見を以下に要約する．
• 定微流量法は他の 2 タイプの透水試験に比べ，試験中における試験体内の動水勾配の変化が小

さく，また，最大動水勾配の発生も定微流量を適切に小さく設定することによって制御できるた
め，自然地層における低動水勾配を再現する技術面において優位性を持つ．

• 難透水性岩石の透水係数をより短時間で計測するためには，試験体の高さを適切に小さくし，断
面積を適切に大きくすることが有効である．試験体の高さを適切に短縮する際には，岩石鉱物粒
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子や内部微小クラックの大きさを考慮し，岩盤マトリクスの代表性を反映できる必要最小限の高
さに設定する必要がある．

• 厳密解析理論に基づく非定常解析は，透水試験の初期データを含むすべての計測データを有効に
利用することができ，透水試験に必要な時間を短縮することができるだけでなく，データのクロ
スチェックや試験体の透水係数と比貯留係数の両者を同時に算出することも可能となる．

• 変動流入水位法・上昇流出水位法，すなわちパルス透水試験は他の透水試験より計測に必要な時
間が短いが，比貯留率の計測精度は透水係数や，装置の圧縮貯留率および水の圧縮率を含む透水
システムの圧縮貯留性に依存されるため，感度解析，利用する計測機器の感度および動的応答特
性を考慮した設計が必要不可欠である．

• 透水試験の非定常状態の測定結果を利用して試験体の透水係数を算出する際には，厳密解析理論
を適用するか，透水試験システムの圧縮貯留率を実験的に求める必要がある．従来のパルス透水
試験では，装置および水の圧縮性を含む透水システムの圧縮貯留率は純水の圧縮率を利用するケ
ースが殆どであり，透水係数は数倍～数百倍までも小さく評価される可能性がある．このため，
既存の文献に報告されている透水係数を参照・利用する際には，十分な注意を払う必要がある．

• 岩石の透水特性は応力レベルのみならず，応力の載荷履歴にも影響を受ける．地下深部から採取
した岩石コアの透水特性を評価する際には，応力の解放および再載荷による影響も考慮する必要
がある．

1.3.4.2　室内拡散試験
　拡散現象は移流と同様に地層における核種・物質移行に影響を与え，特にバリア機能を期待する難
透水性地層においては物質移行の一つの支配的な要因である．文献調査からは，多くの試験結果と報
告論文が得られるが，特定の研究機関もしくは研究者は特定の試験法を用い，体系性のある研究は皆
無に近い．また，殆どの研究・報告では，境界条件を簡略に仮定した簡易解析を利用してデータの
解析を行われており，解析の精度については十分な検討が行われていないのが現状である． Zhang 
and Takeda（2005）が透過型室内拡散試験に対して行った理論的評価によれば，測定溶液槽におけ
る濃度の上昇を無視した従来の簡易解析では，試験体の実行拡散係数および岩石保持因子の両者とも
過少評価されることが判明している．従って，室内拡散試験の条件を適切に設計し，試験データを適
切に解析するためには，境界条件を忠実に記述する解析理論の整備が必要である．ここでは，境界条
件を基準に，室内拡散試験法の再分類を行い，各試験法に対応した解析理論の整理と必要な新理論
解の確立，無次元の統一尺度に基づく感度解析および総合的検討・比較を行った結果を示す（Zhang 
et al., 2006a; Takeda et al., 2006; Takeda et al., 2008a；b）．
　境界条件に基づき室内拡散試験は透過型拡散試験（Through Diffusion Test），浸入型拡散試験（In 
Diffusion Test），滲出型拡散試験（Out Diffusion Test）およびカラム試験（Column Test）に大別
することができる（Zhang et al., 2006a）．
　透過型室内拡散試験はトレーサー溶液槽および計測溶液槽における濃度の変化パターンの組み合わ
せによってさらに 4 種類に細分類することができる（表 1-18）．従来の透過型拡散試験はトレーサー
濃度が一定，測定溶液槽内の濃度も一定と仮定したもとで解析を行ってきているケースが多いが，実
際の試験条件はトレーサー濃度が一定，測定溶液槽内の濃度が上昇する．解析の仮定と実際の試験条
件との乖離によって，試験結果の解釈に誤差が生じることになる（Zhang and Takeda, 2005）．ト
レーサー溶液槽内の濃度低下および測定溶液槽内の濃度上昇を考慮した透過型試験法は試験管理上利
便性があることが実証されている（Zhang et al., 2006b）．
　浸入型室内拡散試験も同様に，境界条件の差違によってさらに 4 種類に細分類することが可能で
ある（表 1-19）．一般的に，浸入型室内拡散試験は，トレーサーの濃度が一定と仮定し，試験後にお
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ける試験体内の濃度分布を分析・測定し，試験体の長さが無限と仮定した簡易解を利用して解析す
るものがほとんどである．Nakajima et al. （2007）の理論研究によれば，浸入型室内拡散試験では，
試験体の長さを実際の通りで有限とし，また，滲出側の境界条件をフラックスなしと記述する解析解
が有効である．
　滲出型拡散試験およびカラム試験に関しては Zhang et al. （2006a）が詳しい．以下，透過型室内
拡散試験の理論的整備と評価結果を示す．

表 1-18　透過型室内拡散試験の細分類．

表 1-19　浸入型室内拡散試験の細分類．
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表 1-20　透過型室内拡散試験の解析モデル．
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　表 1-20 に透過型室内拡散試験の次元付および無次元化した解析モデルを示す．表 1-18 に示す各
概念図に対して，ここでは，濃度の上昇（Increasing）或いは低下（Decreasing）を変化（V:Varying）
で記している．また，高濃度槽および低濃度槽はそれぞれ上流のトレーサー溶液槽と下流の測定溶液
槽を意味する．
　表 1-20 に示す支配方程式，初期および境界条件より，各種境界条件に対応した透過型室内拡散試
験の理論解を導くことが可能であり，表 1-21 に示す．比較を行うために，従来の簡易解を表 1-22
に示す．
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表 1-21　透過型室内拡散試験の厳密解．

表 1-22　透過型室内拡散試験の簡易解．



第 1 章　岩盤水理特性関連評価手法

App.1-41

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

D
im

en
si

on
le

ss
 in

le
t r

es
er

vo
ir

co
nc

en
tra

tio
n,

 c
in

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

D
im

en
si

on
le

ss
 c

on
ce

nt
ra

tio
n

di
ffe

re
nc

e,
 c

di
f

10-1 100 101

Dimensionless inlet resevoir volume, 

Semi-infinite medium model

cdif

cin

Quasi-steady
state model

図 1-17　透過型室内拡散試験の簡易解析の適用範囲．

　室内透水試験と同様に，厳密な解析解を利用すれば，各変数の試験に対する影響を定量的に評価す
ることが可能である．ここでは，解析解の適用例として，従来の簡易解の適用範囲もしくは条件に関
する検討結果（図 1-17）を紹介する．
　図 1-17 では，横軸は岩石試験体の吸着容量を基準に無次元化した高濃度槽の容積，左の縦軸はト
レーサーの初期濃度を基準に無次元化したトレーサー溶液槽（高濃度槽）内の濃度，右の縦軸はトレ
ーサーの初期濃度を基準に無次元化した高濃度槽および低濃度槽内の濃度差である．この図によれば，
試験体の長さを半無限と仮定した簡易解は，試験の初期段階の計測データにしか適用できないことが
分かる．例えば，無次元のトレーサー溶液槽の容積が 10 である場合，トレーサー溶液槽内の濃度低
下が約 5% 以上達した場合，簡易解はもう適用できなくなることが分かる（図の右上の部分で示す試
験条件に対応）．逆に準定常モデルは試験の後半の計測データの解析にしか適用できない．拡散試験
は比較的長い計測期間を要するため，試験後半の計測データを用いる準定常解析は極めて非効率的で
ある．なお，それぞれの境界条件に対応した解析解を適用すれば，試験の初期から計測の最後までの
すべてのデータを直接利用することができ，試験効率と解析精度を向上することが可能である．
室内拡散試験に関して行ってきた一連の理論的検討より，以下に示す知見が得られた．
• 室内拡散試験は古くから利用されてきており，数多くの実施・実測例があるが，境界条件を簡略

に仮定した簡易解による解析結果には評価誤差が生じている．
• 簡易解に基づくデータ解析は，岩石の吸着特性を含む岩石保持因子の評価で大きな誤差を生じる．

吸着は遅延効果の重要ファクターであるため，解析解を用いて，岩石保持因子を正確に評価する
必要がある．

• ここで整備された各種室内拡散試験の解析理論は対応する各種室内拡散試験条件の設定，試験結
果の適切評価および試験手法間の総合的比較・検討に有効である．

• 岩石の実効拡散係数は透水係数と同様に，応力および載荷履歴の関数であると考えられるが，既
存研究では，応力の状態を再現した拡散試験は皆無に近い．応力の影響を考慮した実効拡散係数
のデータ蓄積および関連知見の整備は継続的に行う必要がある．
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2.1　深部流体の起源評価手法
2.1.1　水素，酸素同位体，Cl 濃度の利用による地下水区分と起源評価

深層地下水に混入する深部流体の評価のため，まず，その深層地下水の成因・起源を明らかにす
る必要がある．地下水の水素・酸素同位体比や Cl 濃度は，化学反応等により変質しにくいことから，
地下水の混合状態の把握や起源，成因区分に最適である．西南日本地域（中国・四国地域）および
東北日本地域（福島−新潟地域）のそれぞれにおける深層地下水データについて，水素・酸素同位体
比 ( δD−δ18O) の関係（図 2-1），δD と Cl 濃度の関係（図 2-2）およびδ18O と Cl 濃度の関係（図
2-3）を図示した． 

今回，図 2-1 から図 2-3 に示した起源区分は，以下に示す方法で分類した．まず，天水起源が卓
越する深層地下水については，Cl のしきい値を 1000mg/L として，その濃度以上のものを塩水，以
下のものを天水とした．西南日本地域（中国・四国地域）の深層地下水は図 2-1 に示されるように天
水線の幅は比較的狭く，d 値（= δD –8 δ18O） が，10 から 20 の範囲にあり，比較的単純な水の同
位体組成を持つ．東北日本地域（福島−新潟地域）の深層地下水では，天水線そのものの幅が広い（d=10
から 30）．次に，海水起源のものは，現在の海水であるのか古い海水であるのかも検討対象とした．
同一地域の天水の同位体組成と現在の海水の同位体組成および Cl 濃度が単純混合により説明できる
ものを “ 海水 ” 起源と定義した．しかし，単純に現在の海水と天水の混合で説明できない多様な水の
同位体組成および Cl 濃度を持つ塩水が多く存在することも同時に明らかとなった．また，海水の特
徴を残しながらも，微妙に同位体組成や化学成分が異なる “ 古い海水 ” と考えられる特徴を有する深
層地下水が存在するのも事実である．これらは，海水が起源と考えられるが，現在の海水とは明らか
に異なる水として，“ 古い海水 ” と定義されるべきものである．東北地方には内陸部にも，この定義
に合致する深層地下水が見いだされたが，その特徴は一定しておらず “ 内陸塩水 ” として区分した（図
2-1 から図 2-3）．“ 火山性熱水 ” については，1）第四紀火山の近傍であること，および，2）同一地
域の天水とマグマ水の混合が水の同位体組成および Cl 濃度の関係で成立することを条件として定義
した．また，“ 非火山性熱水 ” については，1）構造線等の近傍であること，および，2）同一地域の
天水と有馬型熱水の混合が水の同位体組成および Cl 濃度の関係で成立することを条件として定義し
た．一方では，これらの区分の定義に収まらない塩水もいくつか存在する．これらについては，起源
が “ 不明 ” として分類した．西南日本地域（中国・四国地域）における起源不明の水は，図 2-2 お
よび図 2-3 で特徴的に見いだすことができ，天水と海水の混合線から大幅に外れている．これらの一
部は，海水よりも高い Cl 濃度を持つ端成分と天水の混合の結果と考えられるが，その端成分は同位
体組成でみると火山性熱水でも有馬型熱水でもない水である．東北日本地域（福島−新潟地域）にお
いては，内陸地域に塩水が多数見いだされた．図 2-1 〜図 2-3 における “ 内陸塩水 ” である．この塩
水の一部は，その同位体組成は天水の範囲に入るもの（図 2-1）や，図 2-2 および図 2-3 の天水と海
水の混合線上にくるものから，Cl 濃度が高い方向に大幅にはずれているものまであるが，一部は明
らかに火山性熱水とも有馬型の深部上昇熱水とも異なる起源の端成分を持つ水が関与していることが
わかる．また，福島の沿岸部において，水の同位体組成が海水と有馬型熱水の間の方向にシフトし，
Cl 濃度が非常に高い塩水がある．これは，変質した海水起源の水の可能性が考えられるが，ここで
は起源 “ 不明 ” の水として分類した． 

＊ 本章は，原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 20 年度 ~21 年度地層処分に係る地質情報データの整備」ならびに「平
成 22 年度地層処分に係る地質評価手法等の整備」より再構成した（産総研深部地質環境研究コア，2009; 2010; 2011）．
掲載した付図は全てこれらの事業報告書から転載したものである．
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図 2-1　既存地下水試料の酸素同位体比 ( δ18O) と水素同位体比 ( δD) との関係，および推定される起源．

(a) 中国 - 四国地域，(b) 福島 - 新潟地域．
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図 2-2　既存地下水試料の塩素 (Cl) 濃度と水素同位体比 ( δD) との関係，および推定される起源．

(a) 中国 - 四国地域， (b) 福島 - 新潟地域．
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図 2-3　既存地下水試料の塩素 (Cl) 濃度と酸素同位体比 ( δ18O) との関係，および推定される起源．

(a) 中国 - 四国地域， (b) 福島 - 新潟地域．

2.1.2　炭素同位体，DIC 濃度の利用による深部起源炭素の起源評価
本項では，深層地下水に含まれる無機炭酸（CO2 および炭酸イオン種：DIC）の成因および評価

手法についてまとめる．日本の深層地下水中に DIC は多く含まれ，その濃度は 9000mg/L に達する
こともある．特に CO2 は，地下深部においては高濃度で溶解している場合があるため，処分地に腐
食，溶解等の化学的な影響を与える可能性があり，重要な成分である．その起源については，炭素
同位体比 ( δ13C) を用いることにより，ある程度評価が可能である（産業技術総合研究所深部地質環
境研究センター編，2007）．一般に浅層地下水では，表層の土壌に含まれる有機物起源の CO2 が地
下水に溶解することにより，δ13C が -30 から -25 ‰の DIC を持つことが多い．この CO2 が地層中
の CaCO3 と反応することにより，鉱物からの炭素も地下水に含まれるようになる．地層中の CaCO3
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のδ13C は，陸成の -15‰から海成の 0‰の範囲を持つため，下記反応によって，地下水中の DIC は
-20 から -10‰の値を持つことになる．

+ +=++ 3
2

223 2HCOCaOHCOCaCO

しかし，日本列島においては，深層地下水中の DIC はさらに高いδ13C 値（-10 から +20 ‰）を
持つ場合も多く認められる．これらは，より地下深部において，有機物の分解反応が生じた CO2 が
関与した場合（δ13C 値：-5 から +20 ‰）や，マントルやスラブ起源の深部から供給される CO2（δ
13C 値：-5 から 0 ‰）が関与した場合などが原因として挙げられる．日本においては，火山近傍では
火山性熱水の DIC（δ13C 値：-5 から 0 ‰）や有馬型熱水をはじめとする断層・構造線沿いに上昇す
る深部上昇流体（ δ13C 値：-10 から 0 ‰）等が確認されている．

西南日本地域（中国・四国地域）および東北日本地域（福島 - 新潟地域）における深層地下水に含
まれる DIC を評価するため，図 2-4 に溶存全炭酸 (TDIC) 濃度とその炭素同位体比 ( δ13C) の関係を
示す．図中に端成分として，堆積物中の有機物により生成する DIC の範囲と深部起源となる海成炭
酸塩岩（スラブ起源を想定），火山ガス・深部上昇流体中の CO2 およびそれらの混合線を示す．大部
分の地下水 は高いδ13C 値を持つ CO2 ( 火山ガスやスラブの海成炭酸塩起源成分などを起源とする深
部上昇流体 ) と，δ13C 値および TDIC 濃度が低い端成分 ( 堆積物や生物起源成分など ) との混合であ
ることがわかる．しかしながら，一部の試料で端成分との混合線から外れるものがみられた．δ13C
値が高くなり，TDIC 濃度が高いデータについては，有機物等の分解等によるメタンや CO2 の生成
に伴う同位体分別作用が考えられ，実際に地下水中にメタンガスを伴っているものも存在する．これ
らの試料は，四国の仏像構造線付近の深層地下水，いわき周辺の深層地下水，新潟の油田鹹水や水溶
性ガス付随水でみられる．また，非常に低い TDIC 濃度を持つ地下水は，CaCO3 の沈殿などによる
DIC の除去が原因と考えられる．

これらの関係から，TDIC について，δ13C 値のマスバランス計算により，δ13C 値および TDIC 濃
度が高い深部起源炭素 (Cds) の濃度を求めた．ここでは，深部起源および表層の有機物起源の炭素の
δ13C をそれぞれ -4‰，-25‰としている．端成分として用いた値よりそれぞれ高いもの，低いもの
はその端成分のみが寄与しているとした．この深部起源炭素濃度は，深層地下水にさらに深部から付
加される CO2 量の程度を示す指標として有効であると考えられる．求められた Cds の濃度分布およ
び地質構造との関連性については，2.3.3.5 で述べる．
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図2-4　中国-四国地域(西南日本)および福島-新潟地域(東北日本)の溶存全炭酸(TDIC)濃度と炭素同位体比(δ13C)の関係．

TDIC は，温度，pH， HCO3
- 濃度と純水の解離定数を用いて計算した．

2.1.2.1　DIC 濃度および 3He 利用による地下水プロセス評価
次に，深層地下水系におけるプロセスとして，深部起源やガス成分の付加など，炭素成分の付加

あるいは除去の有無を検討するための手法をまとめる．図 2-5 に TDIC のδ13C 値と TDIC/3He 値の
関係を示す．本図は，DIC の起源および反応履歴などをみるのに最適である．図中には，主に表層
の堆積物に由来する炭素種，スラブ起源を代表とする海成炭酸塩とマントルを代表する MORB を端
成分として示す（Sano and Marty，1995）．これらは，地球上に存在する炭素種の端成分であり，
本来すべての炭素種はこれらの混合で表されるべきものである．図 2-5 から大部分のデータが，上
記の端成分による混合線で囲まれた範囲に収まる．TDIC のδ13C 値の高いものについては，図 2-4
においてすでに説明されているとおりである．混合線内のデータは，火山ガスや深部上昇流体を起
源とする CO2 が地下水中に溶解してできた DIC，および，比較的表層に存在する堆積物中の有機物
を起源とする CO2 が溶解してできた DIC の 2 つの起源成分で説明可能なものが多い．日本列島は海
洋プレートが沈み込む場に位置しているため，スラブに含まれる海成炭酸塩岩の影響を大きく受け，
マントル値を代表する MORB の値は持たないと考えられている（Sano and Marty，1995；佐野，
1996）．したがって，MORB に近いあるいはそれ以下の TDIC/3He 値（1010 以下）を持つ地下水は，
端成分の混合以外の別の原因により値が変化したと考えられる．TDIC の濃度が低くなる原因として
は，帯水層内において方解石 (CaCO3) の沈殿による炭素の除去が考えられ，その際，残った DIC の
δ13C 値も同位体分別作用によって低くなる（Ohwada et al.，2007）．図 2-5 において，その傾向を
みることができ，西南日本のグリーンタフ地域の深層地下水や新潟地域の油田鹹水でδ13C 値が低く，
TDIC/3He 値も端成分の混合範囲から大きく外れている．特に，新潟地域の油田鹹水については，多
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量の有機物起源の CO2 の付加が想定されるが，それ以上に CaCO3 の沈殿の影響が大きい．油田鹹水
の胚胎層は主にグリーンタフ層であることから，グリーンタフを帯水層とする地下水（いわゆるグリ
ーンタフ型地下水）が，TDIC に欠乏する事実と矛盾しない．この種の地下水の水質形成機構につい
ては，Ohwada et al.(2007) に詳しい．

以上のように，TDIC/3He 値は，地層内の反応の評価に用いることができる．特に，北陸地域に
おける事例で明らかなように，高い 3He/4He 値を持つ深部流体の上昇場に位置するグリーンタフ
地域の深層地下水においても，地層中で DIC の除去プロセスが働く場合があり（Ohwada et al.，
2007），深部上昇流体による影響を評価する上では大変重要なプロセスである．堆積物中の有機物や
海成炭酸塩起源等による CO2 の付加，地層内での方解石の沈殿による DIC の除去の影響およびその
度合いについて数値情報として扱うためのパラメータとして，試料の TDIC/3He 値 (Fs) を MORB 値
の TDIC/3He 値 (=1.5×109) の一桁上の 1010(F) で規格化し，対数表記 (log(Fs/F)) したものを P 値と
定義した ( 図 2-5 の右軸 )． 

図 2-5　中国 - 四国地域 ( 西南日本 ) および福島 - 新潟地域 ( 東北日本 ) の炭素同位体比 ( δ13C) と溶存全炭酸 (TDIC)/3He 値

の関係．

TDIC の反応パラメータ P 値 (=log(Fs/F)； Fs は，各試料の TDIC/3He 値，F は規格化の値として 1010 とした (MORB の

TDIC/3He 値 ( ＝ 1.5×109) より一桁高く設定 )．日本の火山ガス等の範囲は，Sano and Marty (1995) のデータを基に示した．
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2.1.3　放射性炭素，トリチウム濃度の利用による地下水の混合と起源水評価
地下水中のトリチウムや 14C 濃度は，通常，地下水の平均滞留年代を導き出す場合に使用される．

この手法を単独で用いる場合には，地下水が単一起源のものであり，さらにそれぞれの半減期（12.3
年，5730 年）において適用可能な年代範囲 ( 精度にもよるが，おおむね半減期の一桁上まで ) での
み有効である．また，4He 濃度も年代に適用可能であり，かなり超長期の年代推定に用いることがで
きる (Morikawa et al.，2005)．地下水の混合によるこれらの成分から導き出される年代不整合の可
能性について一例を挙げると，地下水涵養直後の水 “A”（トリチウム濃度＝ 10 TU，14C 濃度＝ 100 
PMC，過剰 4He 濃度＝ 0 cm3STP/gH2O），14C の半減期程度の比較的古い水 “B”(0 TU，50 PMC，
5.7×10-6 cm3STP/gH2O) ，10 万年程度の古い水 “C”（0 TU，0 PMC，1×10-4 cm3STP/gH2O）が
1:1:1 で混合した水の年代値はトリチウム，14C，4He でそれぞれ，約 20 年，5700 年，33000 年と
全く異なった年代が計算されることになる．地下水の混合は，水質の形成とともに，このように大き
く年代測定にも影響を及ぼす．

本項では，今回行なった実際の分析値を用いて検討する．図 2-6 には Stuiver and Polach　
(1977) の方法に従って得られた 14C 年代とトリチウム濃度の関係を示した．いずれもトリチウムが
検出されており，トリチウム濃度から求められる年代は 100 年以内ということになるが，14C 濃度の
示す年代では 1 万数千年までの年代が得られており，年代不整合の概念が実際の地下水試料につい
て見られることが分かる．この場合，それぞれの成分から導き出された年代値は意味をなさなくなる．
しかし，一つの地域内での 14C，トリチウム，4He 濃度の関係を見ると，地下水の混合・起源に関す
る解析を行えるケースもある．以降，放射性炭素同位体比はδ14C 表記とする．δ14C は標準試料か
らの 14C/12C のずれをパーミル表示したもので，δ14C=0 が modern carbon( 現在の 14C 濃度を持つ
炭素 )，δ14C=-1000 が dead carbon(14C 濃度が 0 の炭素 ) を意味する．

図 2-6　トリチウム濃度と 14C 年代との関係．　

”yBP” は暦年代（1950 年から何年前であるかを示す）．
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図 2-7 (a) はある地域内（半径 300 ｍ以内）の異なる深度から得られた深層地下水であるが，δ
14C とトリチウム濃度の間には負の相関がある．つまり，トリチウムを含む若い水とトリチウムを含
まない 14C 濃度の低い古い水の混合であることが考えられる．図 2-7(b) ではδ14C と Cl 濃度には正
の相関がある．また，水素－酸素同位体の関係（図 2-8）では狭い範囲内ではあるが天水線とは異な
る混合線上にある．したがって，トリチウム濃度とδ14C は水素－酸素同位体値の分布とも関連性が
あるようにみえる．つまり，2 つの端成分の年代が異なっていることを反映していると考えられる．
この場合，端成分の一つは若くてδD およびδ18O 値の高い水，もう一つは涵養年代が古くて Cl 濃
度がやや高く，δD およびδ18O 値の低い水であることになる．

図 2-7　δ14C とトリチウム濃度 (a)，Cl 濃度 (b) との関係．
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図 2-8　水素同位体比と酸素同位体比の関係．

図中の数値はトリチウム濃度 (TU) およびδ14C 値 (‰ )．

次に，東北日本太平洋側の深層地下水の例（図 2-9）では，いずれもトリチウムが検出され，最大
で 4.9TU であり，涵養年代の若い水が大量に含まれていることを示している．それにもかかわらず
14C 年代は 5400 年という古い年代を与えている．δ14C と，4He 濃度では正の相関が見られており（図
2-9）， 14C 濃度の低い炭素かつ 4He を多く含む水の混入を意味している．つまり，この深層地下水に
おいてもトリチウムを含む若い水と 14C 濃度の低い古い水の混合であると考えられる．

図 2-9 には，(A) 若い水として，ほとんど modern carbon からなる表層水 ( δ14C=0，4He = 4.5×
10-8 cm3STP/gH2O) と，(B) 古い水として，14C を含まず ( δ14C=-1000)，C/4He ＝ 1×104 〜 1×105

の値を持つ水（この地域の 3He/4He の端成分は 1×10-7 程度であるので，C/3He =1011 〜 1012）を端
成分とした混合線も示した．この図のように，各地下水試料は若い水と古い水の混合で説明できる．
なお，トリチウム濃度と，δ14C に相関はない．混合した若い水の滞留時間に数十年程度の違いがあ
ればδ14C はほぼ同じでも，トリチウム濃度は大きく異なる．それぞれの試料について混合された若
い水の滞留時間に若干の違いがあれば説明できる．

以上のように，トリチウムや 14C は年代トレーサとして有効であるとともに，両データをあわせて
比較することにより地下水混合が検討できる非常に有効なツールとなる．
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図 2-9　表層水と 14C を含まない古い水との混合時におけるδ14C と 4He 濃度の関係．

図中の数値は東北日本の深層地下水のトリチウム濃度（TU）を示す．

2.1.4　微量成分，同位体の利用による起源等の評価
本節では，深層地下水の微量成分や同位体の利用による起源，成因等の評価手法をまとめる．用

いる成分，同位体は，ホウ素濃度，硫黄同位体，ストロンチウム同位体，微量元素組成およびシリカ
濃度である．それぞれ単独では，地下水情報として得られる内容に限りがあるが，複雑な地下水系な
どを評価する場合に，有用と考えられる．

2.1.4.1　ホウ素濃度等による深部流体の検出手法
ホウ素は地下水中では微量成分であるが，岩石や鉱物に取り込まれにくい元素であることから，Cl

等と同様に地下深部由来の流体からも供給される可能性がある．今回，ホウ素を用いて深部流体の特
徴等の解明が可能かどうかを検討した．

中国・四国両地域における深層地下水のホウ素濃度と Cl 濃度の関係を図 2-10 に示す．図より，
(1) ホウ素濃度が高く Cl 濃度が低い “ タイプ A”，(2) ホウ素濃度も Cl 濃度も高い “ タイプ B”，(3)
ホウ素濃度が相対的に低い “ タイプ D” および (4) 各タイプに挟まれている “ タイプ C” の４つに区
分した．図上には，水溶性ガス付随水（十勝川，長万部，象潟（福田，1985b）），北海道北部（豊富，
遠別）（福田，1985a，b），有馬温泉（福田，1985c）および地熱発電所（大沼および葛根田地熱発
電所（茂野・阿部，1987））の例も同時に示した．
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図 2-10　中国・四国地域における既存地下水試料の Cl と B との関係．

比較のため，北海道，岩手および有馬地域のデータも記載 .

　各タイプの深層地下水のキーダイアグラムを図 2-11 に示す．“ タイプ A” は Na-HCO3 型で，地層
中に長期に滞留したいわゆる深層地下水，“ タイプ B” は Cl-HCO3 型，“ タイプ D” は Cl 型（海水起源）
であることがわかる．“ タイプ C” は “ タイプ B” のような Cl-HCO3 型と，Cl-SO4 型に区分できるこ
とがわかる．四国地域の “ タイプ A”，“ タイプ B” と “ タイプ C” のうちの Cl-HCO3 型のものおよび
“ タイプ D” を上記図から抽出し，その水素・酸素同位体組成を図 2-12 に示した．“ タイプ A” は天
水ライン上のみに分布しており，天水を起源とする地下水そのものであることが裏付けられた．“ タ
イプ B” および “ タイプ C” のうちの Cl-HCO3 型のものは，天水ラインと有馬型の深部流体の間に分
布している．また “ タイプ D” のものは，天水ラインと海水との間に分布している．次に，A-D にタ
イプ分けした各深層地下水の地理的分布を図 2-13 に示した．四国地域では，海水を起源とすると考
えられる “ タイプ D” に属する深層地下水以外は，中央構造線，御荷鉾構造線，仏像構造線などに沿
って，“ タイプ A” の深層地下水や “ タイプ B”，“ タイプ C” の高い Cl 濃度の深層地下水が分布して
いる．一方，中国地域では四国地域ほどはっきりした各タイプの分布の特徴が見られない．このよう
に，ホウ素，化学組成，水の水素・酸素同位体組成の特徴を検討することにより，深層地下水の様々
な起源端成分の寄与について評価することが可能である．また，特に四国地域では，有馬型深部流体
の分布が比較的容易に捉えられることも明らかになった．
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図 2-11　Cl と B の関係によって分類された各既存地下水試料のキーダイヤグラム .
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図 2-12　Cl と B の関係によって分類された各既存地下水試料のδD とδ18O との関係 .
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図 2-13　 Cl と B の関係によって分類された各既存地下水試料の地理的分布．　
(a) B/Cl 分布， (b) Cl> 1000mg/L 以上の B，C，D タイプ分布 .
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2.1.4.2　硫酸イオン濃度と硫黄同位体利用による地下水成因評価
既存地下水試料の硫酸イオン (SO4) 濃度と，SO4 の硫黄同位体組成 ( δ34S) の関係 ( 図 2-14) か

ら，中国・四国両地域の深層地下水の硫酸イオンの起源は，海水を起源とするものと，海水よりも
δ34S が低い SO4 を起源とするものが存在すると考えられる．グリーンタフ地域では，その地層内に
CaSO4（硬石膏）などの硫酸塩鉱物が海底における堆積時に続成作用などにより生成し，海水起源
のδ34S（〜 +20‰）を持つことが知られている（例えば，松尾（1989，p.162））．この CaSO4 が地
下水に溶解することにより，高いδ34S および比較的高い SO4 濃度の地下水が生成する．酒井・松久

（1996，p.271）によると世界の各種熱水鉱床から得られる硫酸塩あるいは硫化鉱物のδ34S 値の分布
から，今回観測されたような非常に低いδ34S 値を持つ硫化鉱物は山口県の河山鉱山等で観測されて
いることがわかる。このような硫化物鉱床の近傍では，バクテリアによる硫化物の酸化により生成さ
れた SO4 が湧出することがあり，時として pH2 〜 3 の非常に低い pH 値を持つことがある．したが
って，海水よりもδ34S 値が低い硫酸イオンは地層中に存在している硫化鉱物に起源を持つ可能性が
考えられる．

図 2-14　中国，四国地方，有馬温泉および四国の掘削井から得られた試料の SO4 濃度とそのδ34S の関係．

2.1.4.3　ストロンチウム同位体利用による地下水胚胎場
ストロンチウムには４種類の同位体（84Sr，86Sr，87Sr，88Sr）が天然で安定に存在している．このうち，

87Sr は 87Rb のβ壊変（半減期 489 億年）によっても生じる．この 87Sr の存在比（通常 87Sr /86Sr で
表される）は一般に，Rb/Sr 値の高い岩石（花崗岩等）や年代の古い岩石で高く（多くは 87Sr /86Sr 
>0.710），Rb/Sr 値の低い塩基性岩や火山岩などでは 87Sr /86Sr は低い（多くは 0.703-0.707）．軽元
素の安定同位体が蒸発・拡散といった物理過程，或いは生物活動により変動するのに対し，ストロン
チウムはこうした過程では変化せずに，異なる値を持つ水の混合や，水と岩石・鉱物等との化学反応
を通してのみ変化する．つまり，深部流体の胚胎或いは流動してきた場所を検討するための手法とな
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る．
Notsu et al. (1991) によると，日本における第四紀から新第三紀火山地域周辺の深層地下水（主

に東北日本）の 87Sr /86Sr は 0.703-0.708 の範囲に入り，( 主に紀伊半島の ) 堆積岩・変成岩・花崗
岩地域では 87Sr /86Sr は比較的高く 0.706-0.712 の範囲に入る．特に第四紀から新第三紀火山地域周
辺の深層地下水の 87Sr /86Sr は，深層地下水の胚胎する火山岩の 87Sr /86Sr と一致する．その他の地
域については，火山岩地域ほどの整合性は見られていない．しかし，Franklyn et al. (1991) は花崗
岩体における塩水の 87Sr /86Sr が花崗岩を構成する鉱物のうち斜長石と整合性があることを報告して
いる．今回，西南日本（中国—四国地域）において 87Sr /86Sr の分析を行ったが，その範囲は 0.707
〜 0.713 であり，上述した火山性特有の 87Sr /86Sr をもつ深層地下水は見いだせなかった．本地域に
おいては，主に，堆積岩・変成岩・花崗岩等の地質地域であることが原因であると考えられる． 

2.1.4.4　微量元素濃度利用による地下水の起源
 　深部上昇流体と停滞水の判別手段の一つとして，既存地下水試料の濃度分析の結果から，Ga 濃度
により正規化した Sr，B，Ba，Li，V，Rb，Mn，Cs および Pb を表示順に並べた分布パターン ( 以下，
微量元素分布パターンと呼ぶ ) を求めた．本分析を地下水試料に用いるのは，まだ一般的ではないた
め基本図 ( 図 2-15) を示す．深部上昇水に関連すると考えられる試料は「Particularly mineralized 
water（以下，深部上昇水型）」に類似のパターン ( 大沢ほか，2006) となり，また停滞水に関連する
と考えられる試料は「Gas-field brine（以下，停滞水型）」に類似のパターンとなることが期待される．
分析結果を図 2-16 と図 2-17 に示した．両図から，今回分析した四国地域および有馬温泉の試料か
らは，「停滞水型」に類似したパターンは全く見られないことがわかる．また，分布パターンが「深
部上昇水型」に類似したもの，あるいは「深部上昇水型」に類似しているが Mn 濃度のみ上昇してい
るものの２つに分類できることがわかる．後者には有馬温泉のすべての試料が含まれている．Mn が
増加するパターンも「深部上昇水型」の１パターンに含まれると考えると，今回分析した四国地域お
よび有馬温泉の試料はすべて「深部上昇水型」のパターンに含まれることになる．試料の地域は他の
化学成分の解析などから深部上昇水（非火山性）の卓越する地域であり，今回の微量成分パターンの
解析とは調和的である．さらに，広域にわたり本分析値を収集できれば，深部上昇型の水と超長期停
滞型の水を区別できる可能性がある．
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図 2-15　微量元素パターン解析を行うための基本図．

図 2-16　四国地域および有馬温泉の既存地下水試料の微量元素パターン（その 1）．

深部上昇水型のパターンを示す試料群．
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図 2-17　四国地域および有馬温泉の既存地下水試料の微量元素パターン（その 2）．

深部上昇水型に類似するが，第７成分の Mn が上昇するパターンを示す試料群（有馬温泉はこちらのグループに含まれる）．

2.1.4.5　シリカ濃度利用による地下水情報
　既存地下水試料のシリカ濃度を用いて，シリカ温度計のうちカルセドニー温度計およびαクリスト
バライト温度計を計算し，深層地下水の実測温度との比較を行った．両温度計の計算方法については，
例えば地質学ハンドブック（2001，p.451）を参照されたい．その結果，深層地下水の水温が 25℃
以上の場合は，カルセドニー温度あるいはαクリストバライト温度と概略一致していることがわかる．
中国，四国両地域には比較的低温の深層地下水が多いので，シリカ濃度はカルセドニー，あるいはα
クリストバライトの溶解度により規制されていることが推定される． 

2.1.5　4He および 36Cl の生成量と起源
多くの深層地下水の主成分である塩素 (Cl) は，処分場を化学的に腐食するおそれがあることから，

その濃度のみならず供給や流動を理解することが重要である．また，その影響の将来予測のためには，
地下水に含まれる Cl が深部から上昇してくる熱水由来のものか，あるいは海水を起源とする停滞水
なのか，その起源を明らかにする必要がある．さらに影響評価のためには，地下水年代等を求め流動
に関する情報も明らかにする必要がある．Cl の起源推定のため，本節では，36Cl/Cl を用いた解析手
法の検討を行なう．また，超長期地下水年代測定に用いるヘリウム地下水年代法の精度を向上させる
ため岩石からの 4He 発生量の検討を行う．地下水中 4He は，帯水層内，より深部の地殻，マントル
から上昇した 4He の混合物であるがいずれも岩石から生成されたものである．ここでは，岩石から
発生するヘリウム量を岩石の化学組成分析より計算し，帯水層内で発生する 4He 量と地殻から上昇
した 4He 量について検討する．
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2.1.5.1　岩石から生成される 4He および 36Cl/Cl
岩石中に含まれるウラン・トリウム系列核種のα壊変により 4He が生成される．また，その壊変

に際し発生する中性子の捕獲反応により，36Cl が生成される．岩石の化学組成を知ることにより岩
石から発生する 4He 量，36Cl/Cl を計算することが出来る．詳細な計算方法については，4He 発生量
は Andrews (1985)，36Cl/Cl は Andrews et al. (1986) に詳しい．化学組成を用いて花崗岩体からの
4He 発生量 (1g あたりの岩石から年間発生する 4He 量 ) は 1.4±0.8×10-12 (cm3STP/g/y)，36Cl/Cl 放
射平衡値は 2.8±1.5×10-14 と計算された．掘削孔による違い，深度による有為の違いは見られない（図
2-18）．また，風化花崗岩，鍵岩部，変質部を含む部分の分析においても大きな違いは見られない．
ここでは，この花崗岩鍵岩部・変質部を含む試料の平均値を代表値とし，計算された 4He 発生量を
用いて，地下水中の 4He の起源解析，36Cl/Cl を用いて塩水の起源解析をそれぞれ行なう．

図 2-18　岩石（主に花崗岩）の化学組成より計算された 4He 発生量および 36Cl/Cl 放射平衡値．

図は３本の既存コア試料それぞれの深度でプロットし，掘削孔ごとに色分けしている．

2.1.5.2　地下水中の 4He の起源
日本列島において地殻から上昇する 4He 量（Crustal 4He フラックス）は約 1×10-6cm3STP/cm2/y

と報告されている（Sano，1986）．地下水中のヘリウムの起源が帯水層起源であるか Crustal 4He フ
ラックス起源であるか，それぞれどの程度の寄与率であるかを計算した．図 2-19 のように，帯水層
が薄い場合は帯水層内で発生する 4He は無視できる程度であるが，帯水層が厚くなる場合（数 100m
を越える場合），その寄与率は大きくなる．また，多段階の帯水層を考える場合は，地殻起源のフラ
ックスが少なくなるため，より帯水層起源の 4He が多くなると考えられる．このため，地下水年代
測定を行なう場合，地殻起源フラックスとともに帯水層で発生するヘリウム量についても考慮に入れ
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る必要がある．

図 2-19　地下水中に溶解する帯水層起源及び地殻フラックス起源 4He 量および帯水層起源 4He の寄与率．
4He 溶解量の絶対値はこれに空隙率等のパラメータを用いて計算する必要があるため，ここでは単位を記載していない．

2.1.5.3　塩素の起源
36Cl/Cl から塩素の起源を解析する場合，まず各流体の 36Cl/Cl 値を明らかにする必要がある．海水，

有馬・石仏地域の塩水のデータより，現在の海水，深部より上昇する代表的な流体である有馬型熱水
の 36Cl/Cl 値を検討する．また，停滞水の 36Cl/Cl 値は時間とともに変化し，最終的には放射平衡に
達し岩種に依存した値をとる．岩石の化学組成分析より停滞水の 36Cl/Cl 値について検討する．

浅層地下水，海水の 36Cl/Cl について
海水の 36Cl/Cl の分析結果（2 回）は一方が検出限界以下，もう一方が 2.7×10-15 という値を示した．

文献値では，1.1×10-15 (Galindo-Uribarri et al.，2007)，0.3-5×10-15 (Mahara et al.，2004)，など
の報告例があり，正確な値は定まっていないが，一般的に 10-15 台の前半の値を持つと考えられている．
今回の結果も矛盾のない値といえる．浅層地下水のデータは宇宙線起源の 36Cl 多く含み高い 36Cl/Cl
値を示す．また，1950 年代以降に涵養された水は核実験起源の物も含まれ更に高い値を示す（Pearson 
et al.，1991）．ここでは，浅層地下水の 36Cl/Cl として 1×10-13 程度を指標とする．

有馬型熱水の 36Cl/Cl について
現在手に入る最も有馬型熱水そのものに近い試料と思われる有馬・石仏地域の高塩濃度の塩水の

36Cl/Cl 値と塩化物イオン濃度の関係を上記中国・四国，福島・新潟地域および，近畿・東海，北海
道，関東地域の結果とともに図 2-20 に示す．有馬・石仏の 8 試料のうち 5 試料が 1-2×10-15 付近と
非常に低い値を取っている．１試料は Cl 濃度が非常に低く，36Cl/Cl 値は 1×10-13 を越えている．こ
の試料は，浅層地下水の特徴を示しているものと考えられる．8 試料の内 2 試料（有馬，石仏それ



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-22

ぞれ１試料）は約 6×10-15 とやや高めの値を示している．これらは，塩化物イオン濃度がそれぞれ
13000mg/L，6900mg/L であり，有馬型熱水の混入率は低い．やや高い 36Cl/Cl を示した 2 試料の解
釈については今後検討する必要があるが，最も高塩濃度の試料からは有馬型熱水そのものの 36Cl/Cl
値は 1-2×10-15 であることが予想される．

図 2-20　有馬・石仏地域の高塩濃度の塩水の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係．

中国－四国，福島―新潟地域および，近畿・東海，北海道，関東地域の結果もともに示した．

長期停滞水の 36Cl/Cl
長期停滞水は帯水層内で中性子捕獲反応によって生ずる 36Cl の影響で時間とともに変化し，最終

的には放射平衡に達し岩種に依存した 36Cl/Cl 値をとる（Pearson et al.，1991）．岩石の化学分析の
結果より，花崗岩での 36Cl/Cl 放射平衡値は 2.8±1.5×10-14 の範囲に入る．また深度による有為な違
いもみられない ( 図 2-18)．この値は，上記３つの端成分の間に位置する．つまり，長期停滞水の場合，
海水・深部流体起源のような 36Cl/Cl 値が岩石の放射平衡値よりも低い水は，時間とともに比が高く
なっていき，岩石の放射平衡値に近づく．

2.1.5.4　 36Cl/Cl による塩水の起源推定
東北日本（福島・新潟），西南日本（中国・四国）地域

福島・新潟地域の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係を見ると福島地域では 3 つのグループに分けられる（図
2-21）．つまり，Cl 濃度が低く，高い 36Cl/Cl 値を持つ地下水，Cl 濃度が高く，36Cl/Cl 値が海水・深
部流体レベルに近い地下水，あるいは 36Cl/Cl 値が 6.1-8.5×10-15 とやや高い値を持つ地下水に分か
れる．Cl 濃度が低く，高い 36Cl/Cl 値を持つ地下水は，浅層地下水の影響であるといえる．Cl 濃度
が高く，高い 36Cl/Cl 値を持つ地下水は，海水と浅層地下水の混合線から外れ 36Cl/Cl が高い方にず
れる．浅層地下水の 36Cl/Cl 値を 1×10-13 とおくと，この傾向を説明するには Cl 濃度を 100mg/L 以
上の高い数値を設定しなければ混合線に乗らず，単なる混合では説明が難しい．停滞型の水である可
能性も考えられる．
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中国・四国地域における 36Cl/Cl と 1/Cl 濃度の関係（図 2-22）では，福島・新潟地域に比べて Cl
濃度が相対的に低く，浅層地下水と海水・深部流体レベルの塩水との混合領域に入る地点が多い．また，
相対的に 36Cl/Cl は低く，有馬型熱水の範囲内に入るものもいくつか見られる．しかし，福島・新潟
地域と同様に，明らかに混合線上から外れて，36Cl/Cl 値が高い方向にずれている試料もある． 

図 2-21　福島－新潟地域の高塩濃度の塩水の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係．

図中の曲線は浅層地下水と海水の混合ライン（馬原ほか (2006) に従った）．端成分は浅層地下水として 36Cl/Cl = 1x10-

13 (Cl: 10mg/L)，海水として 36Cl/Cl = 2.3x10-15 (Cl: 19,000mg/L) の場合と浅層地下水として 36Cl/Cl = 1x10-13 (Cl: 

100mg/L)，海水として 36Cl/Cl =3x10-16 (Cl: 19,000mg/L) の場合を仮定した．

図 2-22　中国－四国地域の高塩濃度の塩水の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係．

図中の曲線は浅層地下水と海水の混合ラインで，端成分は図 2-21 と同じ．
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近畿（一部東海地域も含む）
近畿（一部東海地域も含む）の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係を図 2-23 に示した．近畿・東海地方の中

央構造線周辺の深層地下水，近畿地方北西部の深層地下水は，有馬・石仏地域や海水よりも有為に高
い値を示している．大阪平野深層の地下水の 36Cl/Cl も同様の結果が得られている．この理由は，こ
れらの地下水が停滞型のためと考えられる．

図 2-23　近畿－東海地域の高塩濃度の塩水の 36Cl/Cl と Cl 濃度の関係．

図中の曲線は浅層地下水と海水の混合ラインで，端成分は図 2-21 と同じ．

以上の記述のように，Cl の起源としてあげられる表層水，海水，深部上昇流体の 36Cl/Cl 値はそれ
ぞれ，約 10-13，10-16 〜 3×10-15，約 1-2×10-15 であると予測される．現時点では，海水と有馬型熱水
などの深部上昇流体の 36Cl/Cl 値はオーバーラップしいずれも高塩濃度であるため，Cl 同位体のみの
データでは区別できない．また，古い海水（地層中に長期間閉じこめられている海水起源の水）は時
間とともに 36Cl/Cl 値が高くなっていくことが理論的に考えられているが，Cl 濃度の比較的低い試料
においては，高い 36Cl/Cl 値を持つ表層水の影響も考慮しなければならない．今後，表層起源の地下
水の端成分化学組成やその混入率の推定などが必須であり，それらから得られる地下水の起源，混合
等の情報と関連づけた解析を行う必要がある．
 



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-25

2.2　深層地下水の成因および深部流体のフラックス評価手法
2.2.1　深層地下水の成因
2.2.1.1　水理地質構造と深層地下水の分布

事例とした新潟地域は，天然ガスおよび石油を産出しているため深深度の掘削井が多数あり，深
層地下水の成因の評価手法を検討する上で非常に適した地域である．今回用いた試料で最深部の構
造性ガスおよび油田鹹水の胚胎層準は，後期中新世後期に堆積した椎谷層 (2700 〜 3050m) であり，
実際にはさらに下位の寺泊層 (3500 〜 4500m) および七谷層（グリーンタフ層：4500m 以深）にも
油田鹹水が存在する．一方で，上位に位置する水溶性ガスおよびその付随水の胚胎層準は，鮮新世後
期から更新世前期に堆積した西山層 (1000m 〜 2500m)，灰爪層 (450 〜 1000m)，魚沼層群 (250 〜
430m) である．下位の椎谷層は，後背地の隆起が顕著な時期に，海底扇状地や堆積盆が形成した半
深海成の海成層であり，おもに砂岩と泥岩の互層や泥岩層からなる．中位の西山層・灰爪層は，椎谷
層に引き続き海底扇状地や堆積盆の形成とともに堆積した半深海〜潟成の海成層である．西山層は泥
岩・砂岩と泥岩の互層からなり，灰爪層は細〜中粒砂・砂質シルト・砂泥互層からなる．上位の魚沼
層群は数度の海進・海退が生じ複雑に埋積が進行した汽水〜陸成層で粗粒砕屑物などからなる ( 日本
の地質「中部地方 I」編集委員会，1988；「日本の石油・天然ガス資源」編集委員会，1992；新潟県，
2000)．以下では，本項で扱う深層地下水を胚胎する帯水層の層序として，上位の魚沼層を A 層，中
位の西山層・灰爪層を B 層，そして，下位の椎谷層を C 層と表す． 

A および B 層の水溶性ガス付随水の採水時の水温は，22.6 〜 41.9℃であり，深深度ほど温度が高
くなる．また，採水時の C 層の油田鹹水の水温は 27.8 〜 38.2℃で，水溶性ガス付随水と比べて深
深度であるにもかかわらず水温は同程度であった．本新潟地域の周辺地域の油田・ガス田における深
度 2000 〜 3000m 程度のグリーンタフ鉱床の油・ガス層の温度は，80 〜 200℃と報告があることか
ら ( 加藤，1987)，本地域における実際の胚胎深度における温度は，上記の値よりも高い可能性が考
えられる．水溶性ガス付随水の pH は 7.0 〜 7.6，油田鹹水は 6.1 〜 7.0 であり，両者とも中性であ
るが，油田鹹水の方がやや pH が低い．ガスと水の産出量比 ( ガス / 水比 ) は，水溶性ガス田で 0.4
〜 2.7，構造性ガス田 ( 油田 ) で 680 〜 170000 であり，油田鹹水の産出量は非常に少ない．

水溶性ガス付随水は，深度が深くなるにつれ塩化物イオン (Cl) 濃度が高くなる傾向があり，最も
深い B 層下部からの付随水の Cl 濃度は海水と同程度に達するが，水素同位体比 ( δD) および酸素同
位体比 ( δ18O) は海水組成より低い（図 2-24）．海水組成との類似性から古い海水と推定された．A
層は，B 層に比べ Cl 濃度，δD，δ18O 値が低く，天水成分の寄与が大きい．それに対し，C 層の
油田鹹水は B 層より深深度であるが，Cl 濃度が海水より低く，海水の 1/2 程度である．また，δD，
δ18O 値も水溶性ガス付随水や海水とも異なり，δ18O 値は 18O-shift している（例えば，加藤・梶原，
1986）．

2.2.1.2　水質形成機構
水溶性ガス付随水について，Cl 濃度，δD とδ18O の関係 ( 図 2-24，図 2-25) から，A，B 層それ

ぞれの関係の傾向が異なり，それぞれで異なる組成の天水と古い海水との混合であることが考えられ
ている．今回，それぞれの端成分の同位体組成を古い海水端成分については Cl 濃度を現在の海水と
同値とし，天水成分については Cl 濃度を 0 と仮定して端成分値を求めた．古い海水の端成分のδD
およびδ18O 値は，A 層で -2.7‰，-2.8‰ ( 端成分 A-sw)，B 層で -1.5‰，-2.3‰ ( 端成分 B-sw) であり，
ともに現在の海水組成と比べ低い．地層中に地下水が長期間にわたり停滞すると，地層中の鉱物種と
の同位体交換反応が進行し水の同位体組成は変化すると考えられる．これらの端成分同位体比は古い
海水が長期間停滞した結果であると考えられる．別の可能性として，A 層の最深部の塩水は，B 層と
時期の異なる海水起源のものではなくて，B 層最浅部の塩水と天水の混合により形成されるという考
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え方である．この場合は塩水の端成分はひとつであり，希釈率の違う時代の異なる天水の涵養によっ
て，深度分布が形成されたことになる．天水起源の端成分については，A 層で -77.0‰，-11.5‰ ( 端
成分 A-mw)， B 層で -77.7‰，-12.1‰ ( 端成分 B-mw) と求められ，それぞれの帯水層に涵養した天
水の同位体組成を示していると考えられる．B 層の同位体比の方がわずかではあるが低く，これは B
層の方がより寒冷な時期に涵養したのではないかと考えられる．また， A 層および B 層の地下水がそ
れぞれ異なる端成分を持つ原因は，生成年代の違い（A 層：1 Ma，B 層：1 〜 4 Ma）および生成環
境の違い（A 層：汽水〜陸成層，B 層：海成層）を反映している可能性がある．

C 層から産出する油田鹹水については，Cl 濃度が海水より低く，δD およびδ18O 値が，それぞれ
-1‰程度，-10‰程度に分布しており ( 図 2-25)，水溶性ガス付随水と異なる傾向を示す．すなわち，
水溶性ガス付随水で示されたような単純な天水起源成分および海水起源成分の混合では説明できな
い．

図 2-24　水溶性ガス付随水および油田鹹水の水素同位体比と酸素同位体比の関係．

図中に，各胚胎層準における端成分と混合直線を示す．
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図 2-25　（a）水素同位体比 ( δD) と塩化物イオン (Cl) 濃度の関係，b）酸素同位体比（δ18O）と塩化物イオン（Cl）濃度の関係．

図中には，各胚胎層準における端成分と混合直線を示す．

次に，主成分化学組成について検討する．A 層〜 C 層の地下水の主成分化学組成は，同位体組成
の結果と同様に胚胎層準によって異なっている．図 2-26 に，推定された古い海水の 2 つの端成分 (
端成分 A-sw および B-sw) とともに，A 層〜 C 層の陽イオンおよび陰イオン化学組成をそれぞれ示
す．古い海水の端成分値 (A-sw，B-sw) は現在の海水組成とは異なり B 層は，現在の海水組成に比べ，
Na，K に富み，Mg，Ca，SO4 に乏しい．A 層は B 層に比べると，Na，K に乏しく，Ca，Mg に富
む特徴がある．地下水中の陽イオン組成は，地層中の鉱物や岩石とのイオン交換反応によって変化
しやすい．一般に，イオン交換反応が進行するほど，Ca や Mg に乏しく，Na や K に富む地下水が
形成される．下位の B 層の方がより Na や K に富んでいる傾向がみられ，A 層にくらべ地層中の鉱
物種とのイオン交換反応がより進行した古い地下水であると考えられる．一方，C 層の油田鹹水につ
いては，A 層および B 層の水溶性ガス付随水に比べ，さらに Ca，Mg に乏しく，Na，K に富んでい
る ( 図 2-26(a)) 特徴がある．この原因は，C 層の地下水がより地層中における滞留時間が長く，反応
が進んだ可能性が考えられる．また，C 層の地下水は，A 層および B 層の水溶性ガス付随水に比べ，
SO4 に非常に富んでいる ( 図 2-26(b))．グリーンタフ層においては，層中の硬石膏 (CaSO4・H2O) と
の反応により，地下水中に SO4 が溶出することから ( 酒井・大木，1978; Ohwada et al.，2007)，
下位にグリーンタフ層を配置する同地域の油田鹹水においても，硬石膏からの SO4 の溶出が起きて
いることが示唆される．A 層から C 層の地下水について，鉱物の飽和度を検討した結果，硬石膏の 
飽和指数（SI）は，-4.3 〜 -2.6 と不飽和であるのに対し，方解石の SI は，0 〜 1.3 と過飽和であった．
これは，地層中の CaSO4 を溶解し，CaCO3 を沈殿する機構が働く可能性が示唆される（Ohwada et 

al.，2007）．今後，鉱物反応を取り入れて，より詳細な検討を行う必要がある．
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図 2-26　水溶性ガス付随水および油田鹹水の主要化学成分の三角図．　

（a）陽イオン，（b）陰イオン

　図 2-27 に A 層および B 層の水溶性ガスおよび付随水と，C 層の構造性ガスおよび油田鹹水の
3He/4He と 4He/20Ne の関係を示す．構造性ガス（C 層）と水溶性ガス（A 層および B 層）では，そ
れぞれ 3He/4He 値が異なる深部起源成分を端成分として持っていることがわかる．C 層の構造性ガ
スおよび油田鹹水の深部起源成分の 3He/4He は，大気の値 (1Ra=1.4×10-6) よりも高い 3Ra 程度で
あり，マントル起源成分の寄与を大きく受けている．それに対し，A 層および B 層の水溶性ガスお
よび付随水の深部起源端成分の 3He/4He 値は，地殻起源成分の寄与を受けており大気の値よりもわ
ずかに低い 0.7Ra 程度である．浅層の A 層ほど 4He/20Ne が低く，溶存空気成分の影響が大きい．A
層および B 層の 3He/4He 比については，水のδD およびδ18O や化学組成でみられたような胚胎層
準の違いがみられなかった．したがって，水溶性ガス付随水の希ガス成分については，深部起源成分
と天水起源成分との単純混合であり，かつ，大きな年代差がない可能性がある．これは，水溶性ガス
が深部や周囲から移動，集積する過程で希ガスも移動した結果を示しているからかもしれない．C 層
の油田鹹水は，Cl 濃度をはじめ，水のδD およびδ18O 値，3He/4He も上位の水溶性ガス付随水とは，
まったく異なることが明らかとなった．今後，C 層の地下水生成過程については，さらに調査が必要
である．
　油田鹹水（formation water）の起源・形成機構については，天水（meteoric water）が地層から
塩を得て，頁岩層のフィルタリング効果や周辺の岩石・地層との反応等によりδD，δ18O とも大幅
に変化したという考え方がある一方で，もともと地層に封入されていた地層水（connate water）か
ら進化したものであるという考え方（Hoefs，2004，p.125 を参照）もある．日本では，加藤・梶原

（1986），加藤ほか（2000）が新潟〜秋田県下から得られる油田鹹水の化学的，同位体的特徴を報告
している．両論文とも油田鹹水が天水起源とは考えにくいことを述べているが，周辺の岩石・地層と
の反応等については存在の可能性を述べ，また海水（古い海水）から進化した可能性が考えやすいこ
とを述べている．頁岩層のフィルタリング効果については文献を引用するに留まっている．
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図 2-27　水溶性ガスおよびその付随水，構造性ガスおよび油田鹹水の 3He/4He と 4He/20Ne の関係．

2.2.2　深部流体のフラックス評価
2.2.2.1　深層地下水年代：多重帯水層に対するヘリウムによる地下水滞留時間推定モデル

ヘリウムを用いた地下水年代法は，地下水に蓄積されるヘリウム濃度を年代の指標とした手法で
ある．地下水に蓄積されるヘリウムの起源として，帯水層中の岩石に含まれるウラン・トリウム等の
放射壊変により生成される 4He，より深部の岩石からの 4He（地殻起源の He）や深部流体を介した
ヘリウムの供給が挙げられる．従来のモデルでは，より深部の岩石からの 4He の供給を全地殻から
生成されるヘリウムが定常的に当該帯水層に溶解するとし，深部流体として有馬型熱水を考えていた
(Morikawa et al.，2005)．これは，モデル対象地域が堆積層最下部に胚胎する帯水層であり，その
下部は結晶質岩が広く分布し，大規模な帯水層が考えられず深部からの流体は亀裂を通して移動する
と考えられるために適用したものである．

今回は，Morikawa et al. (2005) のモデルを用いて，本調査地域の水溶性ガス付随水の滞留時間の
推定を試みたが，水質・同位体組成の結果から得られたような明瞭な胚胎層準間の違いが滞留時間の
計算結果ではみられなかった．この要因として，本調査地域の水溶性ガス胚胎層の下部に構造性ガス
胚胎層やグリーンタフ層があり，地殻深部から上昇する 4He が下位の層に蓄積され，上部層には供
給されていないためと推察された．そこで，本調査地域のように帯水層が幾層も存在する地域におい
ても適用可能な地下水滞留時間推定モデルの検討を行った．

帯水層が鉛直方向に幾層も重なる場合，上部の帯水層では下部の帯水層や深部から加わるヘリウ
ムのフラックス・起源を検討する必要がある．全地殻から生成されたヘリウムや有馬型熱水のような
超深層から上昇してきた成分は，最下部の帯水層に一旦溶解あるいは混合すると考えられる．上部の
帯水層では，深部から加わるヘリウムは，下部の帯水層に胚胎する地下水の断層などを通して上昇と
ともに加わる移流成分と，上部と下部の帯水層間に横たわる難透水層で発生したヘリウムのフラック
ス成分からなると考えられる．

つまり，Morikawa et al. (2005) で提示した地下水滞留時間（Tr）を求める 1) 式において
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深部流体のヘリウム同位体比 (Rext) がここでは，下部にある帯水層の地下水のヘリウム同位体比
(Rc) に相当する．また，より深部の岩石からのヘリウムのフラックスは，2) 式で表される難透水層
(b 層 ) からのヘリウム生成速度 (P(4He)b) に，難透水層の厚さ（図 2-28 に示す hb）を乗じた値に相
当する．各記号の説明を表 2-1 にまとめる．

[ ] [ ]{ }bbRb ThUpHeP 14134 109.2102.1)1()( +=   2）

1）式及び 2）式より，多重帯水層構造を持った地域について上部帯水層の地下水滞留時間は，下部
帯水層のヘリウム同位体比，帯水層間の厚さ等の情報が得られれば，求められる．なお，ここでは下
部帯水層からのヘリウムの上昇は流体を介して起こり，難透水層内で発生したヘリウムの上部帯水層
への移動は定常状態にあるとしている．なお，1）式は Rext が帯水層で発生するヘリウム同位体より
十分高い場合の近似式（Morikawa et al.，2005）であり，多重帯水層構造を持つ場合の Rc 値が低
いケースでは適用できない．今後，これらの適用可能範囲の検討を行なう必要がある．

表 2-1　深層地下水年代計算に必要なパラメータ．

記号    単位

R: 地下水，深部流体のヘリウム同位体比 (3He/4He)
C(4He): 深層地下水の 4He 濃度 (cm3STP/g H2O)
P(4He):  帯水層岩石より放出される 4He 生成速度 (cm3STP/cm3/y)
F(4He): 深部より供給される 4He フラックス (cm3STP/cm2/y)
h: 帯水層厚さ (cm)
p:  帯水層の空隙率
ρw: 深層地下水の密度 (g/cm3)

[U]，[Th] 岩石中のウラン・トリウム濃度 (μg/g)
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図 2-28 多重帯水層に対するヘリウムによる地下水滞留時間推定モデル概念図．

　超長期停滞水の滞留時間推定には，4He 濃度，3He/4He，帯水層パラメータなどの情報が必要であ
る (Morikawa et al.，2005)．調査地の新潟ガス田井では，セパレータにより水とガスが分離されて
いる．滞留時間推定手法を適用するためには，水とガスが分離する前に地下水に溶存していた 4He
濃度・20Ne 濃度が必要であり，ガス - 水の産出量比から見積もった ( 図 2-29)．最深部の C 層の構造
性ガスタイプの試料の 4Heおよび 20Ne濃度は，地下水の溶解平衡値に比べはるかに高かった．これは，
高い 4He 濃度については，U や Th の放射壊変によって生成された 4He の付加，あるいは，地下水
中へ 4He や 20Ne を含むガス成分の付加があったためと考えられる．それに対し，より浅層に位置す
る A 層および B 層の水溶性ガスタイプの試料では，4He 濃度は溶解平衡値に比べてすべて高かった
が，20Ne については，溶解平衡値に比べ低いものが存在した．地下で生成される 20Ne はほとんどなく，
地下水中の 20Ne 濃度は，涵養時の情報を保持しているはずである． それにも関わらず，溶解平衡値
より低いということは，地層中での滞留環境において，水とガスの分離が起こり，溶存していた希ガ
ス成分が一部抜けたためと考えられる．そこで，20Ne 濃度を基に，気相に分配された割合およびそ
の気相 - 液相の体積比を求め，この体積比から気相 - 液相間の平衡状態において，分離によって気相
へ抜けた希ガス量 ( ここでは 4He 量 ) の見積もりを行った (Ballentine et al.，2002)．上述の方法で
見積もられた地下で分離する前の 4He 濃度と Cl 濃度との間には相関があった ( 図 2-29(b) の網掛け
部分 )．この関係から，Cl 濃度が高い端成分 B-sw の 4He 濃度を得ることができた．
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図 2-29　（a）20Ne 濃度と塩化物イオン濃度の関係，(b) 4He 濃度と塩化物イオン濃度の関係．

　次に，前述の多重帯水層に対するヘリウムによる地下水滞留時間推定モデルを B 層 -C 層の二段の
帯水層として，B 層の古い海水端成分 (B-sw) の平均滞留年代の概算を行った．3He/4He 比に A 層と
B 層間の違いが見られなかったことから ( 前節参照 )，ここでは帯水層の厚さは A 層と B 層を合わせ
たものとし 1000m とした．C 層 -B 層の帯水層間厚さは 700m とした．この C 層 -B 層の二段の帯
水層における地下水推定モデル計算において，概算された端成分 B-sw の平均滞留年代は 60 万年か
ら 90 万年程度となった．B 層は鮮新世後期の 400 万年以降に堆積した海成層であることから，概算
された端成分 B-sw の年代は，堆積時に間隙水として取り込まれたものよりも若いことになる．した
がって，B 層の堆積後に新たな海水の浸入や隆起した後背地からの地表水 ( 天水 ) の涵養があったこ
とが示唆される．A 層の堆積期は，海面変動による海進・海退が生じており，これによる堆積層中へ
の天水涵養や海水の浸入があったと考えられる．これらが様々な比率で混合したものが，水溶性ガス
付随水を形成していると考えることができる．A 層の端成分は，下位の B 層の端成分の組成が異な
っていたことから，B 層とは異なる時期に浸入した古い海水と涵養時期が若い天水とが混合して形成
されたと考えられる．
　さらに，多重帯水層に対するヘリウムによる地下水滞留時間推定モデルにおいて，C 層の油田鹹水
の年代についても，C 層とその下位のグリーンタフ層を二段の帯水層と仮定して，見積りを行った．
ここで，グリーンタフ層の 3He/4He 値は，今回の調査対象地域外であるが見附および吉井油田で得
られた 5.7 Ra という値を用いた．モデル計算の結果は，まったく非現実的な 10 億年以上の値にな
った．油田鹹水の胚胎層準である椎谷層は，石油の貯留岩層準であり，大規模背斜あるいはドーム構
造のような背斜型トラップに集油・集ガスしている．油田鹹水の溶解平衡値に比べ非常に高い 4He・
20Ne は，トラップによって集められたためと考えられる．特に 20Ne は，大気の溶解平衡値の 1000-
10000 倍の濃度になっているため，本手法では少なくとも 1000-10000 倍古い年代がでてしまう．
これが水溶性ガス付随水から見積もられた年代に比べ，非常に古い年代値となった原因であると考え
られる．各種仮定をおけば，20Ne 濃度を用いて，おおまかな年代を出すことは可能である．しかし，
基本的に 20Ne 濃度を何桁も高くするようなガス種の濃縮を伴う地下水については，今回提示した地
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下水の長期年代測定法は適さないことが明らかであり，本手法の取り扱いおよび適用の妥当性判断に
は注意を要する．

2.2.2.2　深部流体の特徴とフラックス
上記のように A 層・B 層に胚胎する塩水は数十万年の滞留時間を持ち，深部起源の 3He/4He 値は

いずれも 0.7Ra 程度で，A・B 層よりも下部に胚胎する C 層の 3Ra と比べて低いことが示された．まず，
A 層・B 層に胚胎する水に混入している深部流体のフラックスを求めるモデルについて考える．ヘリ
ウム同位体の観点からすると 0.7Ra という値は深部（= マントル）起源のヘリウムの寄与は相対的
に低いが，有意の量が含まれていることは確かである．また，この地域の地質構造からして下部に胚
胎する C 層のような構造性ガス田に一旦トラップされたものが A 層・B 層に入ってきたと考えられる．

深部起源 He のフラックスは 1）式を変形することにより得られる次式によって計算できる．
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　なお 3）式は，帯水層より発生する He の寄与（P(4He)）が帯水層底面からのフラックス（F(4He)）
に比べて無視できるほど十分に小さい場合においてのみ成り立つ．
　フラックスは，単位面積・時間あたりに上昇する量で表される．ここで，添字の D，R はそれぞれ
深部起源，放射壊変起源（帯水層・地殻由来を意味する）である．計算の結果 A 層・B 層へのマン
トル起源 3He フラックスは 9.0×10-15 mol/m2/y となった．なお，同様の方法で C 層へのフラックス
を計算したところ 3.2×10-12 mol/m2/y となり，A 層・B 層と比べて約 360 倍高くなっている．近畿・
関東・北海道地域の深層地下水のマントル起源 3He フラックスと比べると，C 層へのフラックスは
近畿地方での最大値に比べると少ないが北海道地域の最大値と類似した数値になっている．A 層・B
層へのフラックスはそれぞれの地域の最小値に近い値になっている．近畿・関東・北海道地域で見積
もったフラックスは多重帯水層の影響を考えていないため，各深層地下水の値は過大評価になって
いる可能性もある．これを鑑みると構造性ガス田である C 層へのマントル起源流体のフラックスは，
全国的に見てもかなり高いことが予想される．そして，多重帯水層構造を持つ地域の場合，上部への
深部流体のフラックスは著しく阻害されうることがこの計算結果から分かる．阻害の程度は断層など
の存在の有無・帯水層間の距離（言い換えれば難透水層の厚さ）等の地質構造に依存することが考え
られる．
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2.3　深部流体の分布・特徴と地質との関係の評価
深部流体は，天水や現在の海水と異なる起源の水や表層起源のガス種と異なる起源の水・ガスの

総称である．日本列島に存在する深部流体は，火山性流体起源のもの，スラブの脱水由来の深部上昇
水や古い海水が変質した塩水など，様々な成因が考えられる．深層地下水にはこれらの成分がその程
度は地域により大きく異なるものの混入しており，将来にいたる深層地下水系の変動を評価する上で
その成因と質的および量的な影響を明らかにする必要がある．

深部流体として，1）深部上昇流体：マントルあるいは地殻下部の深部から上昇する流体と，2）
長期停滞水：古い海水など深層に長期にわたり停滞し変質している地下水などが考えられる．このう
ち 1）の深部上昇流体のものは，地下深部からの水，ガスの通路が必要であり，活断層，構造線や活
火山（火山性流体を放出）と関連が深いと考えられる．さらに，現在活動を休止している火山の古い
火道や岩脈等や古い断層，地質構造線等も水，ガスみちになりうると考えられるので考慮すべきであ
る．一方，2）の長期停滞水は，長期にわたり停滞する安定な地質構造を有する場に存在するはずで
ある．この両者には，深部流体の将来にわたる地下水系への影響を評価する上で，大きな違いがある．
すなわち，1）深部上昇流体は評価対象の地下水系へ外界から供給されるガス成分や水であり，深部
から上昇してくるため，熱を供給する場合もある．火山性流体は，強酸性であり高温である．非火山
性熱水である有馬型深部熱水は，高濃度の Cl や多量の CO2 を含む．つまり，長期的に地下水系へ多
大な化学的影響を及ぼすと共に，変動要因を持つ．2）長期停滞水は，長期的に安定であるが，ガス
を含む塩水であることが多い．変動は小さいと考えられるが，その成分が腐食性である場合は，化学
的な影響が問題になる．このような深部流体の特性を明らかにしつつ，その存在場と地質環境の関係
を詳しく調査することにより，日本列島における深部流体の成因，影響の範囲や影響の質等について
評価が可能になると考えられる．

本節では，まず，今回の評価対象地域である西南日本地域（中国・四国地域）と東北日本地域（福
島 - 新潟地域）における深層地下水について，その性状および化学的特徴の空間分布について概要を
示す．次に，これまでに我々が提示してきた様々な深部流体の判別および評価手法について，西南日
本地域（中国・四国地域）と東北日本地域（福島 - 新潟地域）における深層地下水について適用し，
その特徴，化学的性状により区分し，分布特性および地質等との関連性に基づいて成因を示す．さら
に，両地域の深部流体に関する比較検討を行い，日本列島全域にわたる分布の特徴等を考慮し，深部
流体の広域分布の原因について考察することにより，深部流体の評価手法をまとめる．

2.3.1　西南日本および東北日本地域における地質および構造に関する特徴
本節では，西南日本地域（中国・四国地域）と東北日本地域（福島－新潟地域）における地質，地

質構造，テクトニクスについて概説する．記述にあたっては，日本列島の地質編集委員会編 (2002)
と産業技術総合研究所地質調査総合センター編 (2007) を参考にした．図 2-30 に中国・四国地域の
地質図を，図 2-31 に福島－新潟地域の地質図をそれぞれ地域名称，構造線名，火山名などを記載し
た白地図とともに示す．

西南日本地域（中国・四国地域）
中国・四国地域の基本的な地質・地質構造は中央構造線を境に，その北側（内帯）と南側（外帯）

とで大きく異なる．内帯では，先カンブリア紀の岩石を原岩とするユーラシア大陸東縁の変成岩類に
対比され隠岐島後の隠岐変成岩類を取り巻くように，石炭紀〜二畳紀の付加コンプレックス（中国帯），
二畳紀〜ジュラ紀の堆積岩類（舞鶴帯），石炭紀〜ジュラ紀の付加コンプレックス（超丹波帯），二畳
紀〜ジュラ紀の付加コンプレックス（丹波帯），高圧型変成岩類（三郡変成帯）が，それぞれ衝上断
層を境にして累重する押しかぶせ構造を形成しながら分布しているが，白亜紀 - 第三紀の火成岩類が



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-35

これらに貫入し，あるいはこれらを広く覆っているために，帯状構造は不明瞭である．中央構造線に
沿っては，当時の左横ずれ運動で生じた盆地を埋積した白亜紀末の堆積岩類（和泉層群）が分布する．
外帯では，中央構造線の南側に後期ジュラ紀 - 前期白亜紀の付加コンプレックスを原岩とし白亜紀後
期に高圧型の変成作用を受けた三波川変成岩類（三波川帯），御荷鉾構造線を挟んでその南側に二畳
紀〜ジュラ紀の付加コンプレックス（秩父帯），仏像構造線を挟んでその南側に後期白亜紀〜古第三
紀の付加コンプレックス（四万十帯），更に南海トラフの北側には現世の付加コンプレックスが帯状
に分布する．

これらの基本的な枠組みに加えて，内帯では，白亜紀の深成岩類が中央構造線の北側の領家地域
や山陽地域に分布し，周囲の付加コンプレックスや堆積岩類に熱変成を与えている．後期白亜紀の高
田流紋岩類などの火砕流堆積物や溶岩は中国山地全域に分布する．古第三紀の深成岩体は山陰地域に
分布が限られており，周辺の岩石に熱変成を与えている．一方，外帯では，新第三紀の深成岩類が高
知県の室戸岬，足摺岬や沖の島周辺地域，愛媛県の宇和島地域や石鎚山などに点在し，周辺の岩石に
熱変成を与えている．また，古第三紀の堆積岩類（付加コンプレックスを除く）は極めて少なく，愛
媛県久万地域に認められるのみである．新第三紀（後期漸新世 - 中期中新世）の堆積岩類や火山岩類
からなる，いわゆる緑色凝灰岩類が，隠岐諸島や山陰地方の日本海沿岸にまとまって分布する．この
ほか新第三紀の堆積岩類（付加コンプレックスを除く）が，中国山地の山間盆地，瀬戸内海沿岸部や
愛媛県石槌地域に点在する．第四紀の地層は，宍道地溝帯や中央構造線沿いにまとまって分布するほ
か，海岸沿いに狭小に分布するのみである．第四紀の複成火山は大山や三瓶山に限られるが，このほ
か山口県－島根県の日本海沿岸部に単成火山群が存在する．活構造としては，中央構造線の他に宍道
地溝帯や中国山地内の大原湖断層系などが認められる．また，南海地震時には室戸岬・足摺岬が隆起
し，高知県中央部が沈下する傾向が認められる．

中央構造線の活動は白亜紀後期に火山フロント前縁を切る左横ずれ断層として始まり，その後断
続的に活動している．中央構造線の活動は海洋プレートの沈み込みにともなう圧縮力によるものであ
り，構造線の横ずれの方向は海洋プレートの沈み込みの方向に応じて変化したと考えられる．宍道地
溝帯や島根半島などは，日本海拡大後に南北方向に圧縮されて生じた褶曲活動の表れと考えられる．
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図 2-30　中国・四国地方の地質図．

東北日本地域（福島－新潟地域）
福島－新潟地域の地質・地質構造は，脊梁山地 ( 奥羽山脈 ) の火山列の地下に存在する火山フロン

トを境にして，その東側（前弧域）と西側（背弧域）に大きく分類される．前弧域の畑川破砕帯以東
には，デボン紀〜ジュラ紀の堆積岩類が分布し，白亜紀の珪長質深成岩類（北上花崗岩類）がこれら
に貫入している（北上帯）．畑川破砕帯以西では，石炭紀 (?) 〜ジュラ紀の付加コンプレックスを白
亜紀の珪長質深成岩類（阿武隈花崗岩類）が広範囲に貫き，付加コンプレックスに低 - 中圧型の熱変
成を与えている（阿武隈帯）．阿武隈花崗岩類の西南西側には，棚倉破砕帯（構造線）が存在し，そ
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れ以西には三畳紀〜ジュラ紀の付加コンプレックスが分布し，後期白亜紀の珪長質深成岩類（八溝花
崗岩類）がこれらを貫いている（足尾帯）．白亜紀及びそれ以前の時代・性状を異にする地質体によ
る断層・構造線を挟んだ配列は，棚倉破砕帯・畑川破砕帯などの後期白亜紀の左横ずれ断層運動によ
るものと考えられている ( 例えば，越谷，1988 など )．

脊梁山地及びそれ以西では，阿武隈花崗岩類や足尾帯の三畳紀〜ジュラ紀の付加コンプレックス
とこれを貫く後期白亜紀の珪長質深成岩類を基盤岩として，その上位に後期漸新世 - 前期中新世の変
質した火山岩類（いわゆる緑色凝灰岩類）が広く分布する．また阿武隈山地北部地域には，これとほ
ぼ同時期に霊山層と呼ばれる苦鉄質火山岩類が分布する．これらの火山岩類を覆う中期中新世以降の
堆積岩類や火山岩類は，阿武隈山地西縁から日本海側まで広範囲に分布する．このうち，いわゆる緑
色凝灰岩類と呼ばれる火山岩類は日本列島が大陸から分離した時期に噴出したものであり，安山岩 -
流紋岩組成のものが多いが，日本海側では玄武岩組成のものが存在する．中期中新世以降の堆積岩類
は上部ほどその分布域が日本海側に後退し，その堆積環境も次第に浅海性となる．

最も背弧側に位置する新潟平野は，その東南側の新発田－小出構造線を境として，基盤深度が著
しく深くなっており，新潟油田地域と呼ばれる．緑色凝灰岩類等を含む後期漸新世以降の岩石の層厚
は，新潟平野中央部付近で最も厚く 5km 程度以上である．これは日本海拡大期にこの付近が深く地
溝状に沈降したことを示唆する．

第四紀の地層は，新潟平野（新潟油田地域）にまとまって分布するほか，会津・猪苗代・米沢・郡山・
福島の各山間盆地のほか，双葉断層以東の沿岸平野部や常磐地域に分布する．また，那須野原では扇
状地堆積物が発達する．第四紀の火山としては，吾妻山・安達太良山・磐梯山・那須岳・高原山が脊
梁山地に，これらと離れて独立した火山として沼沢火山が存在する．

福島－新潟地域では，鮮新世以降強まった東西方向の圧縮により，日本海拡大時に生成した正断
層が逆断層として活動する（インバージョン・テクトニクス）ようになったほか，南北方向の褶曲等
も形成され，現在も変形を続けている．福島－新潟地域における山地と山間盆地の形成は，この鮮新
世以降の変形によるものと考えられる．
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図 2-31　福島 - 新潟地域の地質図．

2.3.2　西南日本および東北日本地域における深層地下水の性状，化学的特徴の分布
本節では，西南日本地域（中国・四国地域）および東北日本地域（福島 - 新潟地域）の各種深層地

下水の既存データ（村岡ほか，2007）および既存地下水試料を分析した結果を 20 万分の１日本シー
ムレス地質図（産業技術総合研究所地質調査総合センター編，2007) を基に編纂した地質図上にマッ
ピングし，それぞれの地域における深層地下水の特徴と地質，地質構造との関連性について，比較も
含めて記載する．本分布図の元になるデータは，飲用あるいは工業用に利用される深度数 10m 程度
までの浅層地下水データを含んでいない．自然湧出する鉱泉，温泉および主に温泉開発による掘削井
から採取された地下水を選んでおり，深層地下水が主に対象となっている．ある程度地域的に拡がり
のある帯水層を構成すると考えられる第三系より若い堆積岩地域では，本データが同一地層内で地域
的に拡がりを持つことが期待されるが，花崗岩や非常に古い堆積岩，変成岩地域等の亀裂地下水系を
形成する場では，比較的狭い場所を反映する点データとして扱うべきであることを最初に断っておく．
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したがって，そのような場所においては，深層地下水特性の地域的拡がりについては，データ密度の
高い場所について有効である．

2.3.2.1　水温および pH の分布
西南日本地域（中国・四国地域）

中国・四国地域の水温の分布図を図 2-32(a) に，pH 値の分布を図 2-32(b) に示す．まず，本地域
の水温については，日本海側に 60℃以上高温の深層地下水が存在し，大山や三瓶山といった第四紀
火山と無関係に帯状に分布する特徴が明確である．この地域は，第三紀の堆積岩類からグリーンタフ
の地域であり，ある程度の拡がりがあるものと思われる．島根県松江周辺や鳥取県三朝周辺の一部で
は 80℃以上の深層地下水が存在する．中国地方の内陸部においては，比較的低温であるが，本地域
の東側（岡山県）に 30℃以上の深層地下水が点在分布する．四国においては，愛媛県の松山，中央
構造線沿いに高温の地域が見られる．また，高知市，西予市でも若干高い場所がある．

pH 値については，全域で 6 〜 8 の値であり，中国地方の花崗岩地域および四国の付加体の一部で
9 の値を持つ．岡山および島根県内に異常に低い pH 値を示す場所があるが，金属鉱床に含まれる硫
化鉱物がバクテリアにより酸化され，硫酸酸性化した水であると考えられる．三瓶山周辺の pH 値が
周囲よりも若干低めであるのは，その地域で広範囲に見られる遊離 CO2 ガスの存在によるものと考
えられる．中央構造線沿いでは，pH は 7 以上のものが大部分である．ただ，愛媛県の石鎚山近傍の
地域には 6 程度の場所があり，遊離 CO2 が観測されている．pH 値はそれぞれ地域的な特徴を持つ
ようにみえる．その場の地質を構成する鉱物種を反映し，地質に依存した地域的拡がりを持つと考え
られる．

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
次に，福島 - 新潟地域の水温の分布図を図 2-33(a) に，pH 値の分布を図 2-33(b) に示す．本地域

の水温分布は中国・四国地域と比較して，かなり複雑である．まず，明らかな傾向は，福島県の西側（太
平洋側）にある阿武隈花崗岩地域で水温が低いことである．阿武隈花崗岩地域のさらに海側の第三紀
堆積岩地域では，水温の高い場所が点在している．特に常磐の炭田地域では，60℃以上の高温とな
っている．阿武隈花崗岩の西縁と棚倉構造線の間にある第三紀堆積岩地域では水温の高い地域が阿武
隈西縁に沿って帯状に拡がっている．これらの地域は，前弧域であり，火山等の熱源を起源としてい
ないことは明らかであるが．熱源については，よくわかっていない．新潟平野でも水温は低い傾向が
ある．一部に 60℃以上の高温の地域があるが，これらは水溶性ガス田や油田の水温も含まれ，掘削
深度が非常に深いものがある．東北の火山フロントにある火山周辺では，火山性熱水の影響で高温化
している．その火山列の西側から新潟の新発田 - 小出構造線までの間の東西 120km の範囲の背弧域
では，60℃以上の地域が広範囲に認められ，全体に非常に温度が高い傾向がみられる．奥会津地熱
地域，沼沢火山周辺およびその西に位置する只見川上流部でも帯状に高温域が存在する．その他の高
温域は，広範囲にわたるため，火山や大構造線とも関連性は低いようである．しかし，この地域では，
第三紀に活動した火山の貫入岩や噴出物がいたるところにみられるのも特徴であり，高温域と関連が
あるかもしれない．

次に，図 2-33(b) に示した pH の分布について記載する．太平洋側沿岸の堆積岩地域から阿武隈花
崗岩の東半分については，pH 値が 7 以上のものが目立つ．沿岸域に存在する非常に低い pH の深層
地下水周辺では多量の硫化水素が放出されていることが知られており，硫化水素の酸化により硫酸酸
性化した深層地下水水であると考えられるが，硫化水素の起源については不明である．阿武隈西部で
は pH は 6-7 である．西部の阿武隈花崗岩は風化が進んでいる（あるいは風化しやすい）ことと関係
があるかもしれない．水温異常があった阿武隈花崗岩の西縁と棚倉構造線の間にある第三紀堆積岩地
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域では，pH は 8 以上であるのが特徴的である．本地域の深層地下水水には重炭酸イオンが多く含ま
れる（後述）ことから，深層地下水水中からの CO2 の離脱現象が pH を支配している可能性が考え
られる．火山フロントに沿って，低い pH のものがみられるが，火山性熱水の影響であると考えられ
る．火山フロントよりも西側の新潟に至るまでの地域の pH 値は 6-7 の範囲のものが卓越し，8 以上
のものが点在する．pH7-8 以上のものが，グリーンタフ地域にあるのは一般的である．

2.3.2.2　主成分化学組成（水質）の分布
西南日本地域（中国・四国地域）

まず，中国・四国地域の主成分化学組成の分布について検討を行う．主成分陰イオンである塩素
（Cl），重炭酸（HCO3），硫酸（SO4）濃度およびホウ素（B）の分布図をそれぞれ図 2-32(c)，(d)，
(e) および (f) に示す．起源，成因に踏み込めるものについては，2.1 で解析した内容に基づき記載する．

Cl 濃度
Cl 濃度の分布（図 2-32(c)）では，沿岸域に高濃度 Cl が分布する．これらの大部分は現在の海水か，

古い海水の可能性が考えられる．内陸部においては，山陰地方に高 Cl 濃度のものが点在し，島根県
の三瓶山周辺，津和野において高濃度を示す．鳥取県では，高 Cl 濃度のものは水温が高い傾向にな
る．しかし，島根県では水温と Cl 濃度に関係はみられない．これらは，いずれも内陸に位置するため，
少なくとも現世の海水の影響ではない．古い海水，火山性熱水あるいは深部上昇熱水の影響などが考
えられる．四国地域の内陸部では，中央構造線上およびその南側の付加体に高 Cl 濃度のものがみら
れる．石鎚にあるものは標高 700m 地点から湧出している．これらは，近畿—東海地方の中央構造
線で確認される有馬型深部熱水の影響の可能性が考えられる．

HCO3 濃度
次に HCO3 の分布（図 2-32(d)）について記載する．中国地方の瀬戸内から内陸部では，全体に低

い HCO3 濃度である．この地域は，Cl および SO4（図 2-32(e)）もほとんど含まれないため，溶存成
分自体が少ない地下水が存在している．四国地方では全体に HCO3 濃度が高い傾向があるが特に中
央構造線近傍で顕著である．当地域で最も高いのは，石鎚山近傍にあり，上述したように高い Cl 濃
度と遊離 CO2 が同時にみられる場所である．四国地方全域で HCO3 濃度が高い原因については，次
節で全炭酸の炭素同位体比（δ13C）を用いた解析結果とともに検討を行う．水温が高い特徴のあっ
た山陰地域でも全体に高い HCO3 濃度を示している．特に島根県の三瓶火山の周辺では，その西方
から南東にかけて幅 60km に及ぶ高 HCO3 濃度を示す地域が存在する．当地域では，水温はそれほ
ど高くないが，先に述べたように遊離 CO2 も多くみられる．範囲が比較的広域であること，火山の
ない場所でも高い HCO3 濃度の地域があることなどから，この地域は三瓶山の火山の影響のみによ
り説明することはむずかしいと思われる．津和野においても，同様の特徴がある．島根県内の地域で
は，今回は同位体組成等の詳細データがないが，今後，さらに，他のデータ等と総合的に検討を行う
必要がある．

SO4 濃度
SO4 濃度の分布（図 2-32(e)）では，沿岸域で高濃度を示すものは，Cl 濃度も非常に高く，海水を

起源としていると分類される．山陰地方では，HCO3 濃度が高かったが，SO4 濃度についても同様に
高く，比較的内陸部（2-30km）にまで存在する．これらの SO4 は同位体的には高い値を示し，海水
を起源とする SO4 であることを示唆している．しかし，Cl 濃度はそれほど高くないことから，海水
中の SO4 を起源とした地層中の硬石膏（CaSO4）の溶出によるものと考えられる．本地域は，海成
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の火山堆積物であるグリーンタフ層が卓越し，その地層内には多くの硬石膏が存在することが知られ
ている．一方，四国地方では全体に SO4 濃度は低い傾向がみられる．四国の内陸（徳島県内）に存
在する高めの SO4 濃度を示す地域では，そのδ 34S 値が低いことから地層内に存在する硫化物の酸化
に関連するものであると考えられる．また中国地域（岡山県西部）の内陸部に孤立して SO4 濃度の
高濃度部分がみられるが，これは非常に低い pH 値を持ち，先に pH の項で示したように金属鉱床に
関連した硫酸酸性水であると考えられる．

B 濃度
B 濃度は装置導入の関係により新たに測定したものである．既存地下水試料の制約により，中国・

四国地方では広島，島根，香川県のデータが欠落している．B の分布（図 2-32(f)）で特徴的なことは，
高知周辺および中央構造線およびその南側に高濃度の地域が存在することである．その存在のパター
ンは Cl，HCO3，SO4 のいずれとも合致しない．2.1.4.1 において，B は Cl と比較することにより，
深部流体の検出に用いることが可能であることが示された．Cl 濃度に比べ高い量比で B が存在した
場合は深部上昇流体の混入が考えられる．今後さらにデータ数を増やすことにより，深部上昇熱水の
分布について，詳細に検討できるものと期待される．

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
福島 - 新潟地域について，西南日本地域と同様に主成分化学組成の分布について検討を行う．主

成分陰イオンである塩素（Cl），重炭酸（HCO3）および硫酸（SO4）濃度の分布図をそれぞれ図
2-33(c)，(d) および (e) に示す．ここでも，起源，成因に踏み込めるものについては，2.1 で解析し
た内容に基づき記載する．

Cl 濃度
Cl 濃度の分布（図 2-33(c)）では，沿岸域では，阿武隈地域の東に位置する海岸部，新潟平野部であり，

内陸部では，磐梯山，奥会津地熱地域，会津盆地南部，南会津南郷，小国盆地（南縁を除く），新発
田 - 小出構造線および只見川周辺部で高 Cl 濃度がみられる．これらの地域では水温もおおむね高温
の特徴がある．一方，阿武隈花崗岩の西縁と棚倉構造線の間にある第三紀堆積岩地域では水温は高い
地域であるが，Cl 濃度が低い．新潟地域は，水溶性あるいは構造性の油・ガス田地域であり，地層
内に滞留する古い海水や油田鹹水の存在により Cl 濃度が高くなっている．構造線と Cl 濃度の明瞭な
関係がみられないのも，この地域の特徴のひとつと考えられる．

HCO3 濃度
次に HCO3 の分布（図 2-33(d)）について記載する．HCO3 の高い濃度の地下水の分布は， 全般的

にみて Cl 濃度が高いかあるいは水温が高い地域と一致している．棚倉構造線上および同構造線と阿
武隈花崗岩の西縁に挟まれる地域では，Cl 濃度は低いが HCO3 濃度が高い．只見，沼沢，奥会津に
いたる地域では水温，Cl 濃度と同様に高く一部では，遊離 CO2 が存在する．水温や Cl 濃度で関連
がみられなかった構造線上で HCO3 濃度が高い傾向にある．特に阿武隈東部の双葉断層近傍では，
低温で HCO3 のみ高い地下水と高温で Cl 濃度のみ高い地下水が混在している．HCO3 は，深部から
ももたらされる成分であるため，そのδ13C 値とともに議論することが望ましい．次節で詳細に検討
する．

SO4 濃度と B 濃度
SO4 濃度の分布（図 2-33(e)）では，阿武隈南東部海岸地域，火山フロント周辺，会津盆地，小国盆地，
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只見川周辺部において高濃度部分がみられる．いずれも高温，高 Cl 濃度，高 HCO3 濃度の特徴も合
わせて持っている．逆に，高温，高 Cl 濃度，高 HCO3 濃度であるが，SO4 濃度の低い地域は，新潟
平野部である．これは，ガス田等の影響により地下水が還元的であり，硫黄化学種が硫化物となって
いるためであると考えられる．高温，低 Cl 濃度，高 HCO3 濃度の特徴を持つ棚倉構造線と阿武隈花
崗岩の西縁に挟まれる地域では，SO4 濃度が小さい．阿武隈地域のみ分析を行ったホウ素濃度につい
ては，海岸部も含め全般に低濃度であった．

図 2-32　中国・四国地域における既存地下水試料の水質分布 . 

(a) 水温，(b) pH，(c) Cl，(d) HCO3，(e) SO4，(f) B.



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-43

図 2-33　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の水質分布 .

 (a) 水温，(b) pH，(c) Cl，(d) HCO3，(e) SO4.

2.3.2.3　水の水素・酸素同位体比（δD，δ18O）の分布
西南日本地域（中国・四国地域）

中国・四国地域の水の水素および酸素同位体比（δD，δ18O）の広域分布を図 2-34 に示す . δ
D が高い地域はそのほとんどが海岸部に集中している．同様にδ18O が高い地域もその大部分は海岸
部に存在している．海水のδD およびδ18O（いずれも 0‰）値は，天水（浅層地下水）のそれと比
較して非常に高いので，一部は海水と天水混合による影響が反映されている（2.1 参照）．また，図
2-34 からは，δD，δ18O とも四国地域の方が中国地域にくらべ高い値であることが読み取れる．こ
れは例えば Mizota and Kusakabe（1994）に示されたように，天水（浅層地下水）の値が四国地域
の太平洋側から，中国地域の日本海側に向けて徐々に低くなるような傾向を持つことによる．四国地
域および中国地域の標高が高い内陸部では，δD，δ18O とも非常に低い値になっていることも読み
取れる。これらは天水のもととなる降水のδD，δ18O が，標高，内陸度（海からの距離），雨量，降
水の方向等に関係して変化する現象（標高効果，内陸効果，雨量効果，雨蔭効果等と呼ばれる）を反
映している．



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-44

図 2-34　中国・四国地域における既存地下水試料の (a) δD と (b) δ18O の分布 .

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
福島 - 新潟地域の水の水素および酸素同位体比の広域分布を図 2-35 に示す．非常に高いδ D が，

新潟平野の全域，只見川の最上流部，山形県小国地域および阿武隈地域の海岸部にみられる．また，
非常に高いδ18O が，新潟平野の全域，只見川の流域および阿武隈地域の海岸部にみられる．新潟平
野では古い海水起源の停滞水および油田鹹水の影響であり，只見川流域については起源不明の塩水
となっている（成因については，次節にて記載する）．また，阿武隈地域の海岸部では古い海水を起
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源としている可能性がある（2.1 参照）．また，図 2-35 からは，δD，δ 18O とも脊梁地帯で一番低
く，太平洋側，日本海側とも海岸に近づく程高くなって行く傾向が見られる．これは，Mizota and 
Kusakabe（1994）が示した結果と調和している．これらも降水の標高効果等を反映したものである．

図 2-35　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の (a) δD と (b) δ18O の分布 .

2.3.2.4　ヘリウム同位体比 (3He/4He) の分布
西南日本地域（中国・四国地域）
　中国・四国地域の地下水の溶存ヘリウムの 3He/4He 値の分布を図 2-36 に示す．3He/4He 値の高
い地域は中国地方山陰地域に集中する．中国地方では南の地域ほど 3He/4He 値が低くなる傾向があ
る．四国地方では全般的に 3He/4He 値は低いが，中央構造線沿いにはやや高い地域があり，最大で
3.4Ra（大気中の 3He/4He ＝ 1.4×10-6 を 1Ra とする）となっており，中央構造線沿いに上昇すると
考えられる有馬型深部熱水の存在と調和的である．ただし，これは近畿地方・東海地方の中央構造線
沿いに比べると低い値である． 
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図 2-36　中国・四国地域における既存地下水試料の 3He/4He（Ra）の分布 . 
3He/4He は大気混入の影響を取り除いた “Corrected” Ra 値を使用している．

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
福島 - 新潟地域の地下水の溶存ヘリウムの 3He/4He 値の分布を図 2-37 に示す．東北日本地域の

3He/4He は地域による違いが明瞭にみられた．南北に延びる火山フロントを境にして，その東側の
前弧域では 3He/4He 値は極端に低く，大部分が 0.1Ra 周辺の値となっている．これに対し，火山フ
ロントおよび背弧側では，全体に高い 3He/4He 値を示す．特に第四紀火山周辺，会津盆地，只見川
周辺部では，最も 3He/4He 値が高く，最大で 7.8Ra を示している．この数値は島弧マグマの最も高
い数値にほぼ等しい．新潟地域でも 2.6 〜 6.8Ra と 3He/4He 値は高い．新潟地域の一部において
低い 3He/4He を持つ地点があるが，これは水溶性ガス田の付随水であり，深部より供給される高い
3He/4He 値を持つマントル起源ヘリウムが下部の帯水層に溶解し滞留しているためである（2.2.1.2
参照）．これらの結果は，Sano and Wakita (1985) で明らかにされた傾向と一致する．高い 3He/4He
値は，マントル起源ガスの上昇を意味するので，深層地下水の起源を解析する上で非常に重要なデー
タとなる．詳しくは次節にて記載する．
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図 2-37　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の 3He/4He（Ra）の分布 . 
3He/4He は大気混入の影響を取り除いた “Corrected” Ra 値を使用している．

2.3.2.5　放射性塩素同位体比 (36Cl/Cl) の分布
西南日本地域（中国・四国地域）

中国・四国地域の放射性塩素同位体比（36Cl/Cl）の地域分布を図 2-38 に示す．4 試料において，
36Cl/Cl は検出限界以下，あるいは 10-16 台の非常に低い値を示した．このうち 3 試料は沿岸域の深
層に胚胎する深層地下水である．もう 1 試料は三瓶山近傍に位置する．これらは，非常に低い 36Cl/
Cl 値であるので，現在の海水かあるいは深部上昇型の熱水（火山性含む）のいずれかと考えられる．
36Cl/Cl 比が 2 〜 4×10-15 と低い値を示す地点は愛媛県内に数カ所みられ，これらは中央構造線沿い
かその南側に位置し，比較的高い Cl 濃度，HCO3 濃度を持ち，有馬型熱水起源の可能性を示唆する．
36Cl/Cl 比が 10-14 を越す地点は四国の各地，岡山の内陸部あわせて 6 地点あり地域的な特徴はない．
6 地点のうち 4 地点は塩化物イオン濃度が低い（24 〜 540mg/L）が，2 地点（徳島・高知）におい
ては塩化物イオン濃度が 2300，9000mg/L と高い値を示している．したがって，前者 4 地点につい
ては，36Cl/Cl 値の高い現在の浅層地下水の影響が考えられ，後者 2 地点のものは古い海水の影響が
考えられる．
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図 2-38　中国・四国地域における既存地下水試料の 36Cl/Cl の分布 .

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
福島 - 新潟地域の 36Cl/Cl 比の地域分布を図 2-39 に示す．福島地域では内陸部では 36Cl/Cl 比は 1

×10-14 を越えているが，塩化物イオン濃度が低い（140 〜 630mg/L）ため，浅層地下水の非常に高
い 36Cl/Cl の影響を受けている可能性がある．阿武隈地域の東に位置する海岸部では，Cl 濃度が高く，
海水レベルの 36Cl/Cl もあれば，36Cl/Cl が高い地点も多く，非常に古い塩水の可能性を起源としてい
ることは 36Cl/Cl からも考えられる．新潟地域においては，いずれも 10-15 台を示す．最も高い 36Cl/
Cl 値を示す地点は，Cl 濃度が低く，分析した試料の中では最も浅層に位置するため，浅層地下水の
影響が考えられる．次に高い 36Cl/Cl 値を示す試料は，それとは反対に最深部に位置し，最も Cl 濃
度が高い．構造性ガスの胚胎する椎谷層からの試料であり，こちらは非常に古い塩水であると思われ
る． 
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図 2-39　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の 36Cl/Cl の分布 .

2.3.2.6　ストロンチウム同位体比（87Sr/86Sr）分布
四国地域のストロンチウム同位体比（87Sr/86Sr）の地域分布を図 2-40 に示す．87Sr/86Sr は 0.7075

〜 0.7132 までの値を示した．有馬地域は 0.7084 〜 0.7086 までと狭い範囲に入り，四国において
も中央構造線より北側は 0.708 台の数値を示す．中央構造線よりも南側付加帯地域では総じて高い
値 (0.708-0.713) を示す．太平洋沿岸部では 0.709 台の固有の値を示す地点が多く，海水の影響が可
能性としてあげられる（海水＝ 0.7092；Dia et al.，1992）．

Notsu et al. (1991) による日本の深層地下水水の 87Sr/86Sr では，東北日本火山フロント周辺は
0.703-0.706 と低い値を示している．有馬温泉の水の水素－酸素同位体比・ヘリウム同位体比などが，
マグマ水・火山ガスに近い値を示すのに対し，87Sr/86Sr 値は明らかに異なる．有馬温泉の南側に分布
する花崗岩からの浅層地下水の 87Sr/86Sr値は0.708と有馬温泉に非常に近い値を示している（井上他，
2000）．したがって，地下水の 87Sr/86Sr 値に関しては，比較的浅層の水－岩石反応を反映している
ことが考えられる（McNutt，2001）．四国地方の中央構造線北側に湧出する深層地下水においても
同様のことがいえる．海岸付近の塩水の起源の推定時に現在の海水であるのか，古い海水であるのか
の議論に役立つと考えられる．
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図 2-40　中国地域における既存地下水試料の 87Sr/86Sr の分布 .

左上図の各地質地域の 87Sr/86Sr の範囲は Notsu et al. (1988；1991) による．

2.3.2.7　20Ne 濃度
深層地下水の流動中や深部流体の上昇中に減圧などにより気液分離を起こし，溶存ガス成分が遊離

ガスを形成した場合，希ガス成分はガス相に選択的に移動する．He以外の希ガス成分（20Ne，36Arなど）
は地下での生成或いはマントル成分の寄与などがごく僅かであるため，地下水中のこれらの成分は涵
養時の溶解した大気成分のみで，どの試料もほぼ一定の値を示すが，ガス相の生成・移動がある場合，
20Ne 濃度の大きな変動が起こりうる．実際，深部流体の上昇が顕著に起っている紀伊半島において
は 20Ne 濃度に大きな変動が見られ，Cl 濃度との相関が見られている（Morikawa et al.，2004）．し
たがって，20Ne 濃度は，CO2 等のガス成分を多く含む深部流体の上昇の指標となる．西南日本（中
国 - 四国地域）および東北日本（福島 - 新潟地域）における 20Ne 濃度の分布と Cl 濃度の関係を図
2-41 および図 2-42 に示す．

図 2-41 の中国 - 四国地域においては，Cl 濃度の高い深層地下水では，愛媛県の一部を除きほぼす
べてで 20Ne 濃度が低い（青色）ことがわかる．これは， 20Ne を含まない深部上昇流体が混入したか，
あるいは，この塩水が地下でガス分離をしたことによるものと考えられる．いずれにしても，深部上
昇流体の混入か CO2 等のガスが多量に含まれていて，脱ガスしたことを意味する．
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図 2-41　中国 - 四国地域における既存地下水試料の 20Ne 濃度と Cl 濃度の関係．

　図 2-42 の福島 - 新潟地域においては，新潟地域において，20Ne 濃度が高いことがわかる．これは
油田，ガス田形成に伴い，水以外のガス種が濃縮されているので，その過程において希ガスの濃縮も
生じた結果だと考えられる．一方で，福島東側の沿岸部および内陸部のほとんどの塩水で，20Ne 濃
度が低い（青色）．これは，中国 - 四国地域で考えられるのと同様に，深部上昇流体が混入したか，
あるいは CO2 等のガスが多量に含まれていて脱ガスしたことを意味する．
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図 2-42　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の 20Ne 濃度と Cl 濃度の関係．

次に，両地域における 20Ne 濃度の分布と深部起源炭素（Cds）濃度の関係を図 2-43 および図 2-44
に示す．四国地方においては，深部起源炭素（Cds）濃度が高いところで 20Ne 濃度が低くなる傾向が
みられる．したがって，深部から供給された CO2 が地下において分離された結果と考えられる．深
層地下水から分離された CO2 は，浅層地下水系に注入されると考えられることから，同地域の浅層
地下水系において 20Ne および CO2 に富む地下水が存在すると予想される．山陰地方では，深部起
源炭素（Cds）濃度が非常に低いが，これは 2.1.2.1 で議論したようにグリーンタフ地域であるため，
地層中における反応により，深部起源の CO2 が沈殿除去されたためと考えられる．一方，福島 - 新
潟地域では，油田・ガス田地域を除き高い深部起源炭素（Cds）濃度を示す地下水がみられ，深部か
ら供給された CO2 が過飽和となり分離された結果によるものと思われる．
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図 2-43　中国 - 四国地域における既存地下水試料の 20Ne 濃度と深部起源炭素濃度の関係．
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図 2-44　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の 20Ne 濃度と深部起源炭素濃度の関係．

2.3.2.8　放射壊変起源ヘリウム（4Her）濃度および 3Hem/4Her 比
　地下水に溶存する 4He のうち，大気およびマントル起源成分を除いた残りの成分は岩石から発生
した成分（放射壊変起源 4He）であり，溶解量は時間とともに増えていくため，地下水年代の指標と
なる．放射壊変起源ヘリウム（4Her）濃度は，大気・マントル起源成分と 3He/4He 値，4He/20Ne 値
が大きく違うことを利用して，3He/4He，4He/20Ne 分析値よりその寄与率を求め，4He 濃度を乗ずる
ことにより得られる．寄与率の計算方法は Sano and Wakita (1985) に従った．西南日本（中国 - 四
国地域）および東北日本（福島 - 新潟地域）における放射壊変起源ヘリウム（4Her）濃度の分布を図
2-45 および図 2-46 に示す．図 2-45 の中国−四国地域においては，中国山地および高知県の一部に
おいて，4Her 濃度の高い，つまり滞留時間の長い地下水が見られる．マントル起源ガスの濃度が高
かった山陰地方および中央構造線沿いでは，4Her 濃度は相対的に低い．図 2-46 の福島−新潟地域では，
新潟の油田・ガス田地域，福島の東側沿岸部，内陸部の一部に 4Her 濃度の高い，つまり滞留時間の
長い地下水が見られる． 
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図 2-45　中国・四国地域における既存地下水試料の放射壊変起源 4Her 濃度分布．
4Her 濃度は深層地下水の平均滞留時間の指標となる．放射壊変起源 4Her 濃度は，4He 分析値より 20Ne 濃度を基に，脱ガス

による濃度の低下量の補正を行なった後，その数値に放射壊変起源ヘリウムの寄与率を乗算した数値を使用した．放射壊変起

源ヘリウムの寄与率は 3He/4He を基に Sano and Wakita (1985) の式に従って求めた．

図 2-46　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の放射壊変起源 4Her 濃度分布．
4Her 濃度は深層地下水の平均滞留時間の指標となる．

次に，マントル起源ヘリウム (3Hem) 濃度と上述の放射壊変起源ヘリウム（4Her）濃度を用いた
3Hem/4Her 値について示す．3Hem/4Her は，マントル起源の 3He のフラックス指標とすることができ
る．マントル起源ヘリウム (3Hem) 濃度も，分析値とマントル起源ヘリウムの寄与率より求めること
ができる．また，ここでは，遊離ガスの発生と希ガス成分のガス相への移動による濃度の低下或い
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は，ガス相の付加による濃度の上昇の補正を施すため，20Ne 濃度を大気成分の溶解度平衡値（2×10-

6mmol/kg）に規格化した数値を使用する．西南日本（中国 - 四国地域）および東北日本（福島 - 新
潟地域）における 3Hem/4Her の分布を図 2-47 および図 2-48 に示す．図 2-47 の中国 - 四国地域にお
いては，山陰地方に高い値がみられマントル起源ガスのフラックスが高いことがわかる．一方，図
2-48 の福島 - 新潟地域では，新潟地域の一部と内陸部の一部において高い 3Hem/4Her 値がみられた．
新潟については，マントル起源ガス濃度と放射壊変起源のヘリウム濃度が共に高いことが一つの特徴
として挙げられる．内陸部の 3Hem/4Her 値の高い場所は，後述するように火山性流体の上昇起源の塩
水および深部上昇流体の場所と一致する．

図 2-47　中国・四国地域における既存地下水試料の 3Hem/4Her 分布図．
3Hem/4Her 値はマントル起源ガスのフラックスの指標となる．3Hem はマントル起源 3He 濃度，4Her は放射壊変起源 4He 濃

度を意味する．マントル起源 3He 濃度は放射壊変起源 4He 濃度と同様に 3He/4He 比よりマントル起源ヘリウムの寄与率から

求めた．
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図 2-48　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の 3Hem/4Her 分布図．
3Hem/4Her 値はマントル起源ガスのフラックスの指標となる．

2.3.3　深部流体の分布，特徴と成因についての評価手法
本節では，西南日本地域（中国・四国地域）および東北日本地域（福島 - 新潟地域）における深部

流体の起源成分の広域分布を調査・確認し，各種深部流体の分布と地質，構造等との関連性について
検討する．2.1 にて記述した深層地下水の同位体組成と Cl 濃度の関係から導いた深層地下水に混入
する高い Cl 濃度を持つ深部流体成分の起源の区分の分布についてまとめる．また，同様に 2.1.2.1
において解析した深層地下水に混入する深部起源由来の炭素濃度の分布および炭酸種の反応・付加プ
ロセスを表す TDIC/3He 値の分布についても考察する．そして，2.1.1 にて，深層地下水の同位体組
成と Cl 濃度の関係だけからでは起源の解明ができなかった “ 起源不明の塩水 ” について，その分布
状態と地質，構造との関連および地下水の溶存ヘリウムの 3He/4He などの情報も加えて，さらに解析，
検討を行った結果を示す．

2.3.3.1　水の水素・酸素同位体および Cl 濃度による高 Cl 型深部流体の起源分布の評価
西南日本地域（中国・四国地域）

2.1 において，中国・四国地域における Cl 濃度 1000 mg/L 以上の塩水を対象とし，深層地下水の
同位体組成と Cl 濃度の関係から導いた深層地下水に混入する深部流体成分の起源の区分を行った．
その結果，本地域の深層地下水に混入する海水および深部流体成分は，その起源として，1）海水，2）
内陸塩水，3）火山性熱水（本地域では大山および三瓶火山に可能性あり），4）非火山性熱水，および，
5）起源分類不明の水（2 種類）である．各塩水はこれらの端成分起源水と天水の混合で形成されて
いると考えられる．この塩水の起源分類についての広域分布を図 2-49 に示す．まず図 2-49 において，
1）海水起源と区分された塩水は基本的に沿岸域に分布しており，このことは地下水のδD，δ18O お
よび Cl 濃度の関係が天水と現在の海水の混合で説明できることと調和的である．
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図 2-49　δD，δ18O，および Cl 濃度との関係から推定した中国 - 四国地域における既存地下水試料の起源とその分布．

この海水起源の水を図 2-50 に示すキーダイヤグラム上でみると，現在の海水とは異なる場所にプ
ロットされており，陽イオン成分では Ca 濃度比が高くなる方向に分布がシフトしているようにみえ
る．海水は，地層内に侵入後，地層中の鉱物種とのイオン交換反応や沈殿などにより，その組成が変
化する．その際，陽イオンは一般に Mg が失われる．さらに，天水により希釈された場合は，Na と
Ca の交換反応により Ca 濃度が上昇する場合がある．したがって，キーダイヤグラムで示されるよ
うに，ここで海水起源と区分されたほとんどの地下水は，現在の海水ではなく，ある程度地層中の鉱
物種と反応した変質海水である可能性が考えられる．2）内陸塩水に区分されたものは，島根県出雲
近傍の 2 点のみである．水質は図 2-50 のキーダイヤグラムにみられるように，ほとんど HCO3 を含
まず，Ca および SO4 濃度比が高いグリーンタフ型の地下水である．3）火山性熱水起源のものは第
四紀火山である三瓶山近傍に一点のみ認められた．同じく第四紀火山である大山周辺には認められて
いないが，今回の分析試料は大山の南西部に限られているためかもしれない．4）非火山性熱水に区
分されたものは，中央構造線沿いに存在する．これらの地下水の成因は，有馬型熱水端成分の塩水と
天水の混合で説明できる．これは，近畿—東海地方における中央構造線上あるいはその近傍に有馬型
熱水の寄与がみられることと整合的であり，有馬型熱水が，西南日本全域において大規模構造線を通
じて地下深部から上昇してきていることを示している．いずれにも区分されない塩水については，起
源が “ 不明 1” および “ 不明 2” の塩水と定義している（2.1.1）．起源 “ 不明 1” の塩水は，その水質
の特徴として，陰イオンの Cl と陽イオンの Ca の濃度比が共に高く，主として CaCl 型である．この
“ 不明 1” の塩水は四国南部，瀬戸内沿岸部から山陰地方の日本海沿岸まで存在する．一方，“ 不明 2”
の塩水については，高知県の沿岸域の 2 箇所にて見られた．
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図 2-50　中国 - 四国地域における既存地下水試料のキーダイヤグラム．（各起源により分類（2.1.1）した結果を示した）

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
西日本地域と同様に，福島 - 新潟地域においても，Cl 濃度 1000 mg/L 以上の塩水を対象とし，深

層地下水の同位体組成と Cl 濃度の関係から深部流体成分の起源の区分を行った（2.1.1）．その結果，
福島 - 新潟地域では，深層地下水に混入する塩水の起源成分は，1) 油田鹹水（新潟），2）水溶性ガ
ス付随水（新潟），3）海水（太平洋側），4）内陸塩水，5）火山性熱水 ( 本地域では，沼沢，磐梯山，
安達太良，吾妻火山等の第四紀火山に起因する熱水が考えられる )，および，6) 起源部類不明の水と
なった．各塩水はこれらの端成分起源水と天水の混合で形成されていると考えられる．塩水の起源分
類についての広域分布を図 2-51 に示す．図 2-51 において，１）油田鹹水および 2）水溶性ガス付随
水と区分された塩水は，新潟地域に広く分布していることがわかる．図 2-52 をみると，陰イオンで
は Cl 濃度比が高い場合に，陽イオンでは Na+K 濃度比が高い場所にプロットされている．3）海水
起源と分類された水は，この地域では太平洋側のみにみられる．図 2-52 をみると現在の海水とは主
成分化学組成が異なっているのがわかり，Ca 濃度比や HCO3 濃度比が高くなる傾向がみられる．4）
内陸塩水は，本地域には広範囲にみられ，一点を除きすべて脊梁を形成する火山フロントよりも西側
にある．これらは，比較的水温が高いという特徴も合わせもつ．図 2-52 における水質にはばらつき
があるが，SO4 濃度比および HCO3 濃度比が比較的高いものが多い傾向がみられる．5）火山性熱水
に分類された塩水は，磐梯山—会津盆地—奥会津地熱地域に至る線上に分布している．特に，奥会津
において最も火山性熱水の寄与率が高い．図 2-52 では，HCO3 濃度が高い傾向が見られる．福島—
新潟地域において，6）起源が “ 不明 ” とされた塩水は，内陸塩水を別にすれば，福島県の阿武隈地
域東側の沿岸部に存在する．図 2-52 では，陰イオンにおいて SO4 および HCO3 濃度比が著しく低い
という特徴がみられる．また，本地域においては，塩水はほとんどすべて水温が高い特徴がある．非
火山地域においても高温かつ高い Cl 濃度であることから，この塩水の起源の検討と同時に熱源につ
いても検討する必要があると考えられる．
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図 2-51　δD，δ18O，および Cl 濃度との関係から推定した福島 - 新潟地域における既存地下水試料の起源とその分布．

図 2-52　福島 - 新潟地域における既存地下水試料のキーダイヤグラム．（各起源により分類（2.1.1）した結果を示した）



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-61

2.3.3.2　深部起源炭素の濃度および希ガス分布による深部流体の評価
西南日本地域（中国・四国地域）

2.1.2 では中国・四国地域において，TDIC 濃度およびそのδ13C 値を用いて，各々の地下水中含
まれる深部起源炭素 (Cds) 濃度を求めた．これは，地下深層から上昇し地下水系に混入した無機炭酸
種の量と考えられる．この Cds 濃度の分布を図 2-53(a) に示す．また，2.1.2.1 において，TDIC/3He
という地下水中の DIC が付加されたのか，CaCO3 として沈殿して失われたのかを示すパラメータ
P を導入し，試料の TDIC/3He 値 (Fs) を日本列島の最下限値と考えられる MORB 値の TDIC/3He 値
(=1.5×109) の一桁上の 1010(F) で規格化し，対数表記 (P=log(Fs/F)) で表した．この値は，たとえば，
-2 の場合，少なくとも元々存在した DIC の 1 ／ 100 しか地下水中に DIC が残っていないことを示し，
99％の DIC は CaCO3 の沈殿として地下水から失われたことを示している．したがって，上述した
Cds 濃度値はこの DIC 反応パラメータ（P）値が負の値を持つ場合には，実際に供給される深部起源
炭素の量を評価する場合には，大幅に過小評価していることになる点に注意を要する．この DIC 反
応のパラメータである P 値の分布を図 2-53(b) に示す．

まず，図 2-53(a) に示した深部起源炭素 (Cds) 濃度の分布について記載する．特徴的であるのは，
四国地方において，高濃度の Cds がみられることである．中央構造線でみられるのは，前節に述べた
ように有馬型熱水の影響であることと矛盾しないが，付加体，特に四万十帯においても高濃度の Cds

が認められた．これらは，2.1 において海水起源と分類されたものではなく，起源不明とされた塩水
およびそもそも塩水と分類されていない Cl 濃度の低い HCO3 型の深層地下水である．ただし，高知
市周辺の起源不明水においては，Cds が低濃度である．深部から上昇してくると考えられる Cds 濃度
が全般に高いにもかかわらず，3He/4He 値は中央構造線沿いを除き低い値である．これは，地殻下部，
およびマントルの位置などと関係している可能性がある．すなわち，3He はマントル起源であるが四
国の付加体直下にマントルはないことや，Cds は地殻直下を沈み込むスラブ起源であることと関係し
ている可能性がある．四国における Cds が広域にわたり高いという特徴は，近畿地方においても認め
られ，紀伊半島でも，ほぼ全域にわたり高濃度の Cds が認められている（Morikawa et al.，2004）．
一方で，中央構造線より北の地域および中国地方全域（東部の内陸部を除く）で Cds 濃度が低い傾向
がある．中国地方東部の内陸部に Cds 濃度が高い地域がある．この地域では，3He/4He 値（図 2-36）
も若干高い傾向がみられる点で調和的である．山陰地域で Cds 濃度が低いのは，非常に特徴的である．
この地域では，図 2-36 で明らかなように，広域にわたり非常に高い 3He/4He 値を持つ．しかも，火
山性熱水に分類された地下水もこの地域内の三瓶山近傍に存在する．Cds は，深部から供給される炭
酸濃度であるから，3He/4He 値の高い地域では，高い Cds 濃度を持つことが予想されるが，矛盾して
いることになる．しかし，後述するように CaCO3 の沈殿により Cds が失われた地域もあると考えら
れるため，全域にわたり深部からのCdsの供給が小さいとはいえない点については注意が必要である． 
　次に，DIC 反応パラメータ (P) 値の分布について記載する．P 値は，四国のほぼ全域でプラスの
値であり，Cds はほとんど失われずに地下水中に含まれていることを意味する．山陰地域では，P 値
がマイナス値を持つ地域が存在し，その値は約 -2 であり，相当量の Cds が沈殿していることが考え
られる．最も低い P 値（=-3）を示したものは，内陸塩水に分類された出雲周辺の深層地下水であ
り，前述したようにグリーンタフ型の水質を示す．また，本地域では低 Cl 濃度の地下水ほど SO4

濃度が高くなる傾向があり（図 2-32），それらはすべてグリーンタフ型の水質を示す．Ohwada et 

al.(2007) により，富山地方におけるグリーンタフ型の地下水の形成機構が解明され，それによると，
このタイプの地下水が形成される際に地下からの CO2 の供給が必要であり，さらに多量の CaCO3 の
沈殿も伴うと考えられている．出雲のグリーンタフ型地下水でも同様のプロセスで水質が形成されて
いるとすれば，高い CO2 供給量を推測させる高い 3He/4He 値と低い Cds 濃度の関係が矛盾なく説明
できる．



第 2 章　深部流体の影響評価・予測手法

App.2-62

図 2-53　中国・四国地域における既存地下水試料の深部起源炭素濃度および P 値の分布 . 

(a) 深部起源炭素濃度 (Cds)，(b) P 値 (=log(Fs /F)，Fs は各試料の TDIC/3He 比，F は規格化の値として 1010 とした

(MORB の TDIC/3He 比 ( ＝ 1.5×109) より一桁高く設定 )

東北日本地域（福島 - 新潟地域）
新潟の水溶性ガス田および油田地域に高い Cds 濃度が存在する ( 図 2-54(a))．これらの起源は

2.1.2 に記載したように，δ13C 値が異常に高い特徴があることから，有機物の分解に伴い生成した
CO2 と考えられる．そのため，正確な Cds 濃度の見積りができない可能性がある．しかし，図 2-37
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にみられるように，この地域ではマントル起源ヘリウムの寄与を表す 3He/4He 値が油田のあるグリ
ーンタフ層内において非常に高いことから，深部起源の DIC の寄与がある可能性は非常に高い．

次に，火山フロントよりも東側の前弧域においては，全般に Cds 濃度が低い傾向が見られる．これ
はこの地域の 3He/4He 値が同様に低い値を持つことと調和的である．阿武隈地域の太平洋沿岸部お
よび棚倉構造線と阿武隈花崗岩の西縁に挟まれる地域では，いくつかの高い Cds 濃度の地点が存在す
る．したがって，東北地方の前弧域においては，マントル起源ガスは上昇してこないが，スラブ起源
の CO2 が上昇している可能性がある．本地域の内陸部において，高い Cds 濃度を持つ地下水がいく
つか存在する．まず，第四紀火山では，磐梯山周辺において高い Cds 濃度が見られる．奥会津地熱地
域—沼沢火山を含む只見川周辺地域および南会津地域でも高い Cds 濃度である．奥会津地熱地域では，
塩水の起源として火山性熱水が推定されており，Cds も火山性であると考えられる．沼沢火山を含む
只見川周辺地域では，高温かつ高 Cl 濃度で，さらに，3He/4He 値も高い特徴を有する．また，会津
盆地北縁から西北西に帯状に高い Cds 濃度を示している．この場所では，塩水も存在し，内陸塩水と
分類されている．水温は高く 3He/4He 値も非常に高い値である．よって，本地域では，マントルと
地表をつなぐガスの通路となりうる地下構造が存在する可能性が考えられる．これらの地域の深層地
下水の成因については，次節において塩水の起源とともに議論する．
次に，DIC 反応パラメータ（P）値の分布 ( 図 2-54(b)) について記載する．新潟地域では一地点を除
きすべてマイナスの値である．すなわち，相当量の炭酸が沈殿により失われていることを意味して
いる．それにもかかわらず，比較的高濃度の HCO3 を含有している地域でもある点が非常に特徴的
である．阿武隈東の太平洋岸地域では，基本的に P 値はプラスであるが，一部でマイナス値を持つ．
その一点は，起源不明に分類され，前節において，陰イオンがほぼ Cl のみとなっている塩水である．
この塩水に関しては，実際には深部起源炭素の供給がある可能性がある．3He/4He 値が高く，火山性
熱水の寄与が考えられる会津盆地—奥会津地熱地域においても，この P 値はマイナス値（約 -2）で
あった．つまり，供給された Cds の 99％が沈殿により失われたと考えられる．奥会津では，Cds 濃度
が高いので，実際には，さらにその 100 倍に達する Cds の供給があると推定される．会津盆地において，
3He/4He 値が高いにもかかわらず Cds 濃度が低いが，CaCO3 により Cds が沈殿したためと考えられる．
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図 2-54　福島 - 新潟地域における既存地下水試料の深部起源炭素濃度および P 値の分布 . 

(a) 深部起源炭素濃度 (Cds)，(b) P 値 (=log(Fs /F)，Fs は各試料の TDIC/3He 比，F は規格化の値として 1010 とした (MORB

の TDIC/3He 比 ( ＝ 1.5×109) より一桁高く設定 )．

2.3.3.3　東北日本地域の内陸塩水の成因解釈
本節では，福島 - 新潟地域において，数多く見つかる内陸塩水について詳細に検討を加える．図

2-37および図2-54(a)により明らかになった非常に高い 3He/4He値およびCds 濃度を示す内陸塩水を，
その地理的分布から “ 不明 1” および “ 不明 2” と分類した．まず “ 不明 1” は，沼沢火山を含む会津
盆地の西から只見川周辺へ 60km のびる地域に分布する内陸塩水である（図 2-55）．次に “ 不明 2” は，
磐梯山から西北西に約 80km のびる地域に分布する内陸塩水である．また，南会津から只見にいた
る帯状地域の高い Cds 濃度を示す地域の内陸塩水を “ 不明 3” とし，さらにいずれにも当てはまらな
い内陸塩水を “ 不明 4” とした．
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図 2-55　福島 - 新潟地域における内陸塩水の区分．

これらの関係をδD，δ18O および Cl 濃度の分布（図 2-56，図 2-57）でみたところ，それぞれの
不明グループで固有の関係があることがわかった．“ 不明 1” に分類した塩水は，水の同位体組成で
は端成分がマグマ起源水の方向に，δ18O 値と Cl 濃度の関係でも同じ方向に分布することがわかる（図
2-56，図 2-57(b)）．この帯状分布の中心には沼沢火山が存在しており，本地域の塩水（不明 1）は，
マグマ起源の火山性熱水の可能性がある．一方，“ 不明 2” の塩水についても，同様の同位体組成お
よびCl濃度の関係から，そのグループ内でとじた混合関係があるようにみえる（図2-56，図2-57）．“不
明 2” の塩水の端成分は，δD 値はあまり変化せず Cl 濃度とδ18O 値が増える方向にある．この方向
の端成分は，マグマ起源水でも有馬型深部熱水でもない高い塩濃度の熱水であると考えられ，マント
ル起源のヘリウムと深部起源炭酸を多量に含むと推定される．深部から上昇してくる流体であるこ
とは間違いないが，その成因についてはよくわからない．次に，“ 不明 3” に分類した塩水について，
同様に同位体組成と Cl 濃度の関係がみえてくる（図 2-56，図 2-57）．この端成分はほぼ只見におけ
る塩水そのものと考えられ，天水との混合線上に塩水が存在する．この塩水はδ18O と Cl の関係で
みると，現在の海水よりもかなり Cl 濃度が高い端成分，あるいは，現在の海水よりもδ18O がかな
り低い塩水の特徴を持つ．ここで，2.2.1 に詳述した新潟の水溶性ガス付随水（図 2-25(b)）に着目
し比較すると，端成分のδ18O 値が若干低いが，非常によく似た関係があることがわかる．水溶性ガ
ス付随水は，非常に古い年代をもつ変質した海水と考えられる．本地域は新潟のガス田よりもさら
に内陸にある．δ 18O 値がマイナスにシフトする原因の一つとして，100℃以下の低温で岩石と海水
が同位体交換反応を起こした可能性が考えられる．以上から，只見の塩水（“ 不明 3” の端成分）は，
非常に古い変質した海水である可能性が考えられる．“ 不明 4” に分類された塩水は，福島新潟地域
の内陸部にひろく点在するが，水の同位体組成と Cl 濃度の関係は非常に明瞭である．すなわち，天
水線上に分布するが，δD とδ 18O 値が高くなるとともに，Cl 濃度が増加する．その延長には，新潟
の水溶性ガス付随水の端成分が存在する．この “ 不明 3” および “ 不明 4” の塩水には若干の Cds の付
加が考えられるが，3He/4He 値はそれほど高くない特徴を持つ．したがって，これらの起源 “ 不明 3”
および “ 不明 4” の内陸塩水は，深部上昇型ではなく，非常に古い海水を起源とする停滞型の塩水で
あると推定される．
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図 2-56　福島 - 新潟地域における内陸塩水の各区分の水素酸素同位体比．
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図 2-57　福島 - 新潟地域における内陸塩水の各区分の (a) Cl- 酸素同位体プロット， (b) Cl- 水素同位体プロット．

内陸塩水と区分した塩水は，図 2-52 のキーダイヤグラム上の水質では，ほとんど違いがみられな
かった．しかし，実際には，この内陸塩水は，少なくとも 3 つの成因に分類され，火山性熱水や深
部上昇型の非火山性熱水あるいは非常に古い海水と考えられる．これら内陸塩水はいずれも温度が高
い特徴がある．古い海水を起源とする停滞型塩水でも水温が高く，一部についてはマントル起源ガス
の寄与も有意に認められる．これらの停滞型の古い海水は例外なく第三紀堆積岩層の地域にあり，そ
の層厚は数 km にもおよぶ地域がある．したがって，これら停滞型の非常に古い海水を起源とすると
考えられる塩水にしても，ある程度深い深度に超長期にわたり胚胎し，応力場による胚胎層の圧縮や
圧密により深層から上昇してきた可能性も否定できない．また，今回新たに可能性が指摘された有馬
型とは異なる深部上昇熱水の存在についてもより詳細な調査および検討を行うべきであろう．
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2.3.3.4　深部流体の特徴，特性と地質，構造との関係
まず，西南日本弧と東北日本弧の沈み込み帯の違いについて，3He/4He 値の分布からわかる事項を

記載する．中国—四国地域では高い 3He/4He 値は中央構造線よりも北でみられ，このことはその地
域の地殻直下でよりマントル由来の 3He が上昇していることを示している．一方，中央構造線より
も南側の付加体地域において，3He/4He 値による深部起源物質の検出はほとんどできなかったが，同
地域では深部起源炭素濃度が高いため，深部からの物質供給はあると考えられる．一方，東北日本に
おいては，火山フロントを境にして 3He/4He 値が大きく異なり，背弧側で高く，前弧域では低い値
を示している． 

2.3.3.5　深部流体活動と深部低周波地震の関連
　西南日本においては，有馬型と分類される深部流体が有馬—高槻構造線および中央構造線に沿って
上昇している．地下深部から上昇していると考えられる深部流体は CO2 を含む塩水であり，深部で
は熱水として存在していると考えられる．本節では，その濃度に高温の履歴を反映すると考えられる
リチウム（Li）濃度，塩素（Cl）濃度および深部起源炭素 (Cds) 濃度について深部流体活動の指標と
して着目する．そして，その深部流体活動の将来予測のため，活動に関連すると考えられる自然事象
である深部低周波地震（DLF 地震）との関連について調査を行った結果を示す．

深部低周波地震（DLF）の分布と成因
　図 2-58 に示すように，本地域では特徴的な深部低周波微動（DLF 微動）が東海—紀伊半島—四
国にいたる約 1000km にわたり帯上に生じ，その深度は約 35km で沈み込むフィリピン海プレート
と上盤のユーラシアプレートの境界に位置する（Obara，2002）．この微動の原因は，フィリピン海
プレートの沈み込みに関連するスラブの脱水により発生した熱水活動によるものと推測されている

（Obara，2002）．また，本地域においては，孤立型の DLF 地震も多数起きており，大阪湾，有馬，
京都府中部，鳥取県西部，三次北部，三瓶山等でも生じている（高橋・宮村，2009）．これらの震源
の深さは 20-40km であり，地殻下部に相当する．Ohmi and Obara (2002) によれば，2000 年に起
きた鳥取県西部地震の震源域では，それ以前から DLF が起きており，DLF の観測から地震断層の活
動に際し流体の関与を指摘している．また，長谷川ほか (2008) は，それまでの地震波の研究の総括
として，スラブからの水の供給と地震の関係をまとめており，その中で DLF が内陸型の地震を引き
起こす引き金となる熱水活動の存在を示しているとしている．
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図 2-58　調査地域における第四紀火山，断層・構造線，深部低周波微動・地震の分布．

深層地下水の Li 濃度分布
　先に述べたように Li は，高温環境で岩石・鉱物から水に濃集し，低温になった後でもその濃度が
維持される性質がある（James et al.，2003）．したがって，Li 濃度の分布は高温の熱履歴を持った
深部上昇流体の深層地下水への混入の指標として活用できる．深層地下水データベースに収録され
ているデータのうち，Cl 濃度が 1,000 mg/L 以上の塩水について， Li 濃度の分布図を作成した（図
2-59）．本図より，Li 濃度が 10 mg/L 以上（赤系の色）の地下水の多くは構造線沿いに分布しており， 
このうち 100 mg/L 以上の深層地下水は近畿地方中央部に集中している．
　Li は塩水によりもたらされると考えられるので，深部上昇流体起源の塩水を含む深層地下水は
Li/Cl 比が高くなると考えられる．Cl 濃度が 200 mg/L 以上の塩水について，Li/Cl（重量比）を図
2-60 に示す．Li/Cl 比で深部上昇流体起源の塩水の分布をみた場合，より多く地点で深部上昇流体の
影響がみられる．特に山陰地方と四国において顕著であり，DLF 微動上および鳥取県西部の近傍に
高い Li/Cl が見つかる．これは，Cl 濃度が 200mg/L 以上のものについて解析したため，より浅層地
下水による希釈が大きな地下水についても，深部上昇流体の痕跡を把握できたためであろう．
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図 2-59　Li 濃度の分布（Cl 濃度＞ 1000mg/L）．

図 2-60　Li/Cl（重量比）の分布（Cl 濃度＞ 200mg/L）．

深層地下水の Cl 濃度分布
　深部上昇流体が高い Cl 濃度を持つという特徴は，それが地表へ上昇する深部流体活動の評価に利
用可能であると考えられる．しかし，特に沿岸域や堆積盆などに存在する海水起源の塩水と区別する
必要がある．まず， Cl 濃度が 1000 mg/L 未満の地下水を天水起源とし，それ以外の地下水について
2.1 および 2.3.3 に示した起源解析手法を用い，水の水素・酸素安定同位体比から海水（または古い
海水）起源と海水起源以外の地下水に分類した．後者には深部上昇流体起源の塩水を多く含むはずで
あり，本節では，これを深部上昇流体起源のものとして扱う．東海地方沿岸域の一部の試料について
は，油田かん水起源であることが明らかとなっているため，深部上昇流体の区分からはずした．この
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ようにして求めた，深部上昇流体が混入する深層地下水の Cl 濃度分布を図 2-61 に示す．図より Cl
濃度の分布が Li 濃度あるいは Li/Cl 比が高い地下水の分布（図 2-59；図 2-60）とほぼ類似している
ことがわかる．どちらも独立した地下水パラメータであり，その類似性の存在にはこの手法の妥当性
の評価の面で大きな意味がある．高濃度の深部上昇流体起源の Cl の分布は，中央構造線，有馬－高
槻構造線沿いおよび近畿地方中央部に顕著である．構造線以外の場所では，孤立型の DLF 地震近傍
にみられる．Li 濃度が低い瀬戸内東部や近畿南部沿岸域の深層地下水はいずれも海水起源に区分さ
れており整合的である．一方，近畿南部の深部低周波地震が集中している地域や瀬戸内西部の試料な
ど Li 濃度あるいは Li/Cl 比は高いものの海水起源として区分された深層地下水も存在する．これは
水の同位体組成による区分が，感度的に完全ではないことを示しているのであろう．

図 2-61　Cl 濃度の分布（Cl 濃度＞ 1000mg/L．

深層地下水の Cds 濃度分布
　本項では，深部上昇流体の検出という面では感度があまりよくない水の同位体組成に代わり，検出
感度面では優位である深部起源炭素 (Cds) 濃度の指標を用いる（2.1.2）．Cds 濃度を用いる利点は，深
部上昇流体に含まれる Cds が主に CO2 として浅部に運搬されると考えられるため，深部上昇流体が
炭酸濃度の低い浅層地下水の混入を受けても，痕跡が残りやすいことによる．また，近畿地方では，
地下水中のネオン (Ne) 濃度が大気平衡値から大きくずれ，Cl 型の地下水では Ne が脱ガス，HCO3

型の地下水では，Ne がガスとして付加されていることがわかり，その原因として以下に述べる過程
が生じていると提案されている（Morikawa et al.，2004）．深層に供給された深部上昇流体は，CO2（＋
Ne）を分離し，より浅層の地下水に深部起源の CO2(+Ne) を供給し，CO2 を分離した塩水自体は深
層にとどまるため中々観測できないというものである．もし，これが事実であれば，Cds は上述の Li
濃度あるいは Cl 濃度よりも，より広範囲に深部上昇流体の上昇する場についての情報を与えると考
えられる．
　Cds 濃度の分布を図 2-62 に示す．Cds 濃度は，Li 濃度，Li/Cl 比や深部上昇流体起源の Cl 濃度の分
布と同様に，中央構造線や有馬－高槻構造線沿いで高いことがわかる．また，他のパラメータでは関
連がわからなかった三次北部や香川北部に存在する孤立型の DLF 地震に対応する地点で高い Cds 濃
度の地下水が存在することがわかる．Cds 濃度分布の特徴は，Li 濃度および Cl 濃度に比べ，Li/Cl の
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分布に近い．深部上昇流体の検出感度がこの両者のパラメータで高いためであると考えられる．

図 2-62　Cds 濃度の分布．

深部上昇流体の上昇場と DLF 地震域との関連
　本項で検討した結果をまとめると以下のようになる．深層地下水の Li 濃度，Li/Cl 比，Cl 濃度（水
の同位体比による区分が必要），および Cds 濃度により，深部上昇流体の検出が可能であり，上昇域
についての情報が得られた．一方，熱水の存在が推定される DLF の震源位置と深部上昇流体の上昇
場は完全な一致はないものの，強く関連を示唆する分布となっている．DLF の震源は地殻下部にあり，
その直上に熱水は湧出できず，上部地殻における熱水上昇の “ 水みちとしての断層，構造線 ” に沿っ
て上昇していると考えられる．以上により，深部上昇流体による熱水活動の発生場所および上昇場所
についての情報を得ることができた．本検討結果に基づいて，今後研究をすすめることにより深部流
体活動の規模の評価や将来予測手法の開発につながると考えられる． 
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第3章　地質構造と地下水流動の関連評価手法 *

3.1　既存反射法探査結果の解析による地下構造と地下水異常の関係の推定手法
　既存反射法データの解析により明らかとなった浅部地質構造と地下水異常との関係について，神戸
～西大阪地域の臨海平野部における例を用いて示す．もともと，神戸～西大阪地域の臨海平野部では，
高橋（1967）により伊丹市・尼崎市の地下水温の増温率が著しく高いことが，石井ほか（1996）に
より臨海平野部地下に地下水温の高温異常帯が存在することが報告されている．

3.1.1　既存反射法探査結果の解析手法
既存反射法探査結果として，横倉ほか (1999) による GS-4L 測線および GS-5B 測線が存在する（図

3-1(a)）．このデータを基に，平野地下浅部（主たる対象は 500m 以浅）を対象とした再解析及び接
合処理により，臨海平野部の浅部地下構造のより正確な把握が可能である．浅部地下構造に焦点を
あてた再解析では，海陸境界域の接合処理にあたって発振源（GI 型エアガン・バイブレーター）－
受振器（ハイドロフォン・ジオフォン）の位相補正を行うとともに，陸域の GS-4L 測線においては
表面波を，GS-5B 測線においては短周期多重反射波を抑制対象にしたノイズ抑制処理を行い，屈折
波トモグラフィー法（白石ほか，2009）による速度構造解析も行う．さらに，GS-4L 測線および
GS-5B 測線の接合のため，ジオメトリー準拠型のマイグレーション処理を行うとともに，浅部構造
の高分解能化を図るためにスペクトルバランシング・重合後デコンボリューション・time-variant ト
レーススケーリング・高密度速度解析を行う．

GS-4L 測線と GS-5B 測線の接合処理を行った後の反射法解析結果（図 3-1 (b)）は，従来の横倉ほ
か（1999）の解析結果と比較して，深部・浅部ともにイメージング結果が良くなっており，地層の
連続性をよく追跡できる．地層の連続性については，スケルトン属性の解析結果により明瞭に示さ
れている（図 3-1(c)）．また，屈折法トモグラフィー解析により，JR 神戸駅周辺の地下に著しい低速
度構造が存在することが明らかになった（図 3-1(d)）．これらの解析結果を総合的に解釈した結果を，
図3-2に示す．この図には， JR神戸駅周辺地下の断層が表層近くまで達していることが示されている．
これらの伏在断層系の位置は，高温地下水異常の分布とよく一致しており，この断層沿いに相対的に
高温の深層地下水が上昇していると考えられる．

＊ 本章は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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図 3-1　六甲山地～大阪湾北西部堆積盆における GS-4L 測線および GS-5B 測線の位置（a），反射法解析結果（b），スケル

トンセグメント傾斜角プロファイル（c），屈折法トモグラフィー速度プロファイル（d）．
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図 3-2　六甲山地～大阪湾北西部堆積盆における GS-4L 測線および GS-5B 測線の位置 ( 上段 )，屈折法トモグラフィー速度

プロファイル（中段）反射法再解析結果（下段）．

3.1.2　浅層－深層地下水間の水の流れに関わる評価手法
地下水温データによる評価手法
a) 堆積盆への地下水の涵養量の評価

臨海平野部や盆地など，一般に山地－平野境界部に存在する扇状地の扇頂部あるいは山地－平野境
界部に存在する断層系に沿って分布する崖錐堆積物から平野部地下の堆積盆へ地下水が涵養される場
合，堆積盆内での地下水の増温率の大小は，地表からの涵養量の指標として有効である．涵養域にお
いて地下水の伏没浸透が活発な場合，堆積盆内では深度が増加しても，ほとんど水温較差を示さない．
高橋（1967）は，日本各地の地下水地域調査に基づく深度 250m までの地下水温と深度の研究の中で，
河川の表流水が豊富に伏没浸透している沿岸部では，地下水供給が活発な場合，深度が増加してもほ
とんど水温較差を示さないことを指摘している．

b) 断層沿いの地下水の移動に関わる評価
神戸－西大阪地域の臨海平野部のように，後背地である六甲山系からの地下水涵養量が多く，臨

海平野部での地下水増温率が低く，かつ地下深部には有馬型と同様の高温・高 3He/4He を示す深層
地下水が分布するような地域では，高温の深層地下水が断層系に沿って上昇し，地下水温の顕著な高
温異常帯を形成すると考えられる．従って，地下水の涵養条件や地域的なテクトニック・セッティン
グを考慮しながら地下水温異常について検討することにより，断層沿いの地下水の移動に関わる評価
手法として有効な手法となりうる．ただし，この場に考慮すべき点は，地下水の涵養域では地下水温
異常が検出されにくいこと，地下水の涵養が不活発な場合は地下水温の増温率が高く地下水温異常が
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検出されにくくなること，堆積盆よりも深層に存在する地下水が比較的低温で堆積盆内の地下水と温
度較差が少ない場合や，断層の透水性が低く深層の地下水が上昇しにくい場合は，地下水温異常が検
出されにくくなることである．
 
地下水中の 3He/4He による評価手法

地下水中の 3He/4He は，マントル起源物質の寄与を示す指標として有効である（Morikawa et al.，
2008）．地下水中の 3He/4He については，地層内の拡散よりも移流あるいは断層沿いの地下水移動
の寄与が大きい．従って，比較的高い 3He/4He を示す地下水は断層系沿いに分布しており，断層系
が水みちとして働いていることを示す有効な指標である．また，堆積盆よりも深層の地下水系に含ま
れる 3He/4He の初生値とフラックスがわかれば，断層系沿いの地下水の移動をある程度定量化でき
るため，その点でも有効な手法である．
　また，断層沿いの地下水の移動に関わる評価として地下水温異常の有効性を上段で述べたが，地下
水の涵養域においては地下水温異常が検出されにくいのに対し，地下水中の 3He/4He は地下水の涵
養域においても鋭敏であり，断層沿いの地下水の移動を検出する極めて有効な手段である．

地質構造に基づく地下水流動系評価手法
地質構造は，浅層－深層地下水間の水の流れの場を規定するものとして重要である．臨海平野部

や盆地などでは，比較的粗粒の透水性の高い礫や砂などの堆積物や，比較的細粒の透水性の低い粘土
などの堆積物が，どのように分布し，またその連続性は地下水の流れの場を制限する最も重大な要因
である．また，断層の有無やその透水性は，堆積盆内の構造を擾乱する要因として重要となる．その
ため，地表地質調査，ボーリング調査（既存ボーリング資料の収集含む），弾性波探査（既存弾性波
探査の再解析含む）などは，地下水の流れの場全体や，浅層－深層地下水間の相互作用の起こりうる
場所を限定して，精度の高い調査解析を行う上で必要不可欠である．
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3.2　断層を介した浅層 - 深層地下水間の地下水流動に関する評価手法 *

浅層 - 深層間の地下水の交流として，断層を経由した深層地下水や深部上昇流体 ( 塩水 )，停滞型
の塩水の流出，あるいは浅層地下水の浸透が考えられる．その評価手法として，まず浅層および深層
地下水に特有の化学成分や同位体組成の分布をみることが重要である．ここでは，浅層 - 深層間の地
下水の流動の指標として Cl 濃度，水の水素・酸素同位体比 ( δD，δ18O 値 )，トリチウムを，また
深部起源ガスの指標としてヘリウム同位体を，塩水の起源推定の指標として放射性塩素同位体を用い
た手法について，富山県西部に位置する砺波平野および関東平野を例に提示する． 

3.2.1　富山県西部地域
　本調査対象地域では，2.5 TU 以上のトリチウム濃度の地下水の深度は 150m より浅いことから，
以下の議論には，150m 以深を深層地下水，150m より浅いものを浅層地下水と区分して扱う．
化学・同位体組成に基づく浅層 - 深層地下水相互作用の評価手法
　深層地下水の Cl 濃度は，全体に高く，特に沿岸部および断層周辺で高い（図 3-3）．しかし，石動
断層と高清水断層に挟まれた地溝帯内では，Cl 濃度が低い深層地下水が存在する．このことは，地
溝帯内の深層地下水中に Cl 濃度が低い浅層地下水が混入していることを示す．一方，浅層地下水に
おいては，平野部は非常に低いが，深層地下水の Cl 濃度と同程度に達するものが存在した．水のδD，
δ18O 値の関係をみると，いくつかの浅層・深層地下水で高い値を示し ( 図 3-4)，海水成分との混合
線上に分布した．しかし，Cl 濃度とδD，δ18O 値の関係 ( 図 3-5) をみると，海成組成とはわずかに
異なる同位体組成をもつ端成分との混合を示している．これは，地層中に長期間保持された古い海水
であると考えられる．また，有馬型熱水のような深部上昇塩水を含むと思われる値を示す深層地下水
も存在した ( 図 3-5)．

図 3-3　北陸地域における浅層・深層地下水の Cl 濃度分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水 (150m 以深 )．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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図 3-4　北陸地域における浅層・深層地下水のδD- δ18O プロット．
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図 3-5　北陸地域における浅層・深層地下水のδD およびδ18O 値と Cl 濃度の関係．(a) δD 値と Cl 濃度の関係，(b) δ18O

値と Cl 濃度の関係．

　次に，トリチウム濃度を指標とする評価手法を示す．トリチウムは滞留時間を示す指標として用い
られ，滞留時間が数十年程度の地下水はトリチウムを多く含むのに対し，それよりも滞留時間が長い
ほどトリチウムが減少する．トリチウム濃度の空間分布を図 3-6 に示す．トリチウム濃度と深度との
関係 ( 図 3-7) から，2.5 TU 以上のトリチウムを含む地下水は 150m より浅い浅層地下水であり，こ
れらは，滞留時間の短い表層流動系であるといえる．対照的に，深層地下水のトリチウム濃度は低く，
ほとんどが検出限界 (0.04 TU) 以下であった．しかし，トリチウム濃度が低いものや深層地下水と同
様に検出限界以下の浅層地下水も，高清水，法林寺，石動断層の 3 つすべての断層地域に存在して
いた ( 図 3-6)．これは，流動が遅い ( 滞留時間が長い ) 浅層地下水の存在を示唆する．しかし，これ
らの地下水の大部分の Cl 濃度が高いことから ( 図 3-3，図 3-7)，浅層域に保持された深部上昇塩水
や古い海水，あるいは，これらと浅層地下水が混合した地下水であると考えることができる． また，
断層周辺には，トリチウムを含む深層地下水も存在し，これは浅層地下水の深層への浸透によるトリ
チウムの付加があったと考えられる．高清水断層周辺地域でみられた，特にトリチウム濃度が高い
(2.2 TU，図 3-7) 深層地下水の Cl 濃度が低いこともこれを支持する．
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図 3-6　北陸地域における浅層・深層地下水のトリチウム濃度の分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水．検出限界 (0.04 TU)

以下のものは，○で示す．

図 3-7　北陸地域における浅層・深層地下水のトリチウム濃度，Cl 濃度と深度の関係．
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　以上のように，Cl 濃度，水の同位体組成，トリチウム濃度の関係から地溝帯内では，深層地下水
に浅層地下水が流入し，Cl 濃度が希釈されているものが存在し，さらに，断層周辺地域では，浅層
地下水への深部上昇塩水や古い海水が流出する地域や，浅層地下水が深層地下水に流入する地域が同
一断層で存在しており，浅層 - 深層地下水系を相互に地下水が流動していることが明らかになってい
る．

希ガス分析に基づく浅層 - 深層地下水相互作用の評価手法
深層地下水では 2Ra 以上の高い 3He/4He 比を示し，マントル起源 3He 濃度も高く，特に，断層

周辺で高い（図 3-8，図 3-9）．一方，地溝帯内には，マントル起源 3He 濃度および 3He/4He 比が
低いものが存在した．沿岸部ではマントル起源 3He 濃度は高いが 3He/4He 比が低い．浅層地下水の
3He/4He 比は，ほとんどが大気組成 (1Ra) 程度であるが，断層周辺において，7Ra に達する非常に
高い 3He/4He 比がみられた．これらはマントル起源 3He 濃度も高い．一方，滞留時間の指標として
用いることができる放射壊変起源 4He 濃度は，断層周辺や沿岸部で高いが，地溝帯内では低い ( 図
3-10)．この傾向は，マントル起源 3He および Cl 濃度が低い結果とも調和的であり，地溝帯内の深
層地下水への浅層地下水の流入により説明できる．また，断層周辺のトリチウム濃度が低く，Cl 濃
度が高い浅層地下水で，放射壊変起源 4He 濃度が高い．これは，浅層への滞留時間の長い深層地下
水 ( 深部上昇塩水や古い海水 ) の多量の流入を示す． 

高清水断層周辺には，トリチウム濃度，Cl 濃度，放射壊変起源 4He 濃度が低いが，3He/4He 比，
マントル起源 3He 濃度が高い浅層地下水と，上述の 5 成分が全て高い浅層地下水が存在していた．
前者は，滞留時間の短い浅層地下水への深層地下水の流出はないが，深部起源ガス成分の上昇が，後
者は，深部起源ガスとともにわずかではあるが深層地下水の流出があると考えられる．

希ガスの指標を用いることにより，断層周辺地域では，浅層地下水系へ深層からの深部上昇塩水の
上昇や地層中に停滞していた古い海水の流出があり，断層地域が上昇場としての役割を果たしている
ことがわかった．ただし，深層地下水系へ浅層地下水が浸透して混合している結果も得られており，
断層が浸透場としても機能し，これら上昇場，浸透場としての二つの機能が一つ断層においてみられ
ることも明らかとなっている．
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図 3-8　北陸地域における浅層・深層地下水の 3He/4He 比 ( 大気補正なし ) の分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水． 

図 3-9　北陸地域における浅層・深層地下水のマントル起源 3He 濃度の分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水．
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図 3-10　北陸地域における浅層・深層地下水の放射壊変起源 4He 濃度の分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水．

深部起源ガスのフラックスと断層との関連性に関する評価手法
断層を通した深部起源物質が地下水系へ与える影響を評価するためには，深部起源物質を定量的

に取り扱う必要があり，そのためには，濃度だけでなく，流量 ( フラックス ) を求める必要がある．
ヘリウム同位体組成を用いた地下水年代推定手法 (Morikawa et al.，2005) から導いた深部起源ガス
( ヘリウム，二酸化炭素 ) のフラックス算出手法（技術資料付録）を用い，砺波平野周辺地域の浅層・
深層地下水の深部起源の 3He と炭素のフラックスを見積もった．

見積もられた深部起源 3He フラックス（図 3-11）は，浅層地下水と深層地下水とで大幅にオーダ
ーが異なることはなく，共に，高清水断層および石動断層周辺で 10-11 mol/m2/y のオーダーに達す
る高いフラックス値となった．法林寺断層周辺は一桁低い 10-12 mol/m2/y オーダーであった．また，
石動断層周辺では，断層の東側のフラックスは高いが，西側や沿岸域では 10-14 ～ 10-13 mol/m2/y と
非常に低い．これは，断層がガスの上昇経路を規制しており，上昇してきた深部起源ガスが断層東側
の地溝帯内側の地下水流動系へ選択的に供給されていることを示している．

深部起源炭素フラックス ( 図 3-12) についても，深部起源 3He フラックスと同様の傾向を示してい
る，しかし，法林寺断層周辺のフラックスは特に低く他の断層地域に比べ 1 桁から 2 桁低い．これは，
同地域に存在するグリーンタフにより炭素種が地下水中から除去されているためである (Ohwada et 

al.，2007)．深層地下水 ( 深部上昇塩水や古い海水 ) の浅層地下水系への流出が認められなかった浅
層地下水においても，深部起源 3He や深部起源炭素のフラックスは大きかった．水の組成からは深
部から流体の上昇が認められなかったが，フラックスを求めることで，断層周辺では，深部起源のガ
スの上昇があることが明らかとなった．また，トリチウム濃度の結果などから，浅層地下水が深層地
下水系へ浸透していると考えられる地点においても，深部起源ガスの上昇があることも明らかとなっ
た．
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図 3-11　北陸地域における浅層・深層地下水中のマグマ起源 3He フラックスの分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水．

図 3-12　北陸地域における浅層・深層地下水中の深部起源炭素フラックスの分布．(a) 浅層地下水，(b) 深層地下水．
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3.2.2　関東平野
関東平野中央部には，綾瀬川断層と久喜断層（想定）によって画され，北西～南東方向に延びる

幅約 10km，長さ約 35km の元荒川構造帯が存在する．この構造帯内部の上総層上部（深さ 200m
～ 400m 付近）には高い Cl 濃度，低い水素・酸素同位体比で特徴づけられる地下水が認められ，構
造帯外部の地下水と明瞭な性状のコントラストを呈している（図 3-13(a); Yasuhara et al.，2007）．
広域地下水流動系が断層によって遮断され，構造帯の内部と外部の水の交流が妨げられている結果と
考えられる．このように断層が水の流れを支配していると考えられる関東平野中央部における，断層
を介した浅層 - 深層地下水間の水の流れに関わる相互作用について例示する．関東平野中央部を，元
荒川構造帯ならびにその周辺地域（北西，北東，南東，南西）という 5 つの地域に分けて話を進める．
また，深度 200 ～ 400 ｍ付近の地下水を「深層地下水」，深度 1000 ～ 1800m 付近の地下水を「超
深層地下水」とする．さらに，天水起源の地表付近の地下水を「浅層地下水」と区別する．

 

図 3-13　関東平野中央部における深層・超深層地下水の Cl 濃度分布．(a) 深層地下水（深度 200 ～ 400m），(b) 超深層地

下水 ( 深度 1,000 ～ 1,800m)．

超深層地下水の地球化学的特徴
　元荒川構造帯内 (3 試料 ) と北西地域の超深層地下水の Cl 濃度は前者が 50mg/L 以下，また後
者が 220mg/L 以下の低い値をとる（図 3-13(b)）．これとは対照的に，南東地域の Cl 濃度は概ね
10,000mg/L 以上と高く，最高値は 15,000mg/L である．北東と南西地域の Cl 濃度は両者の中間的
な値を有する．深さ 200m ～ 400m 付近の深層地下水の Cl 濃度が構造帯内で相対的に高く（100 ～
200mg/L 程度），外部では低い（数 10mg/L）という傾向（図 3-13(a); Yasuhara et al.，2007）と
はまったく異なる分布を示す．

図 3-14 は水素同位体（δD）と酸素同位体（δ18O）のプロットである．構造帯内と北西地域の超
深層地下水は，その同位体組成が -70‰ δD，-10‰　δ18O 前後と低く，また d 値も現在の天水よ
りは若干大きいもののほぼ同様の値（+14‰）であり，天水起源であることが示唆される．一方，南
東地域ではδD が -20 ～ -10‰，δ18O が -2 ～ 0‰と海水に近い高い値を示す．北東ならび南西地域
の超深層地下水は両者の混合線上に位置しているようにみえる．炭素安定同位体比（δ13C）も，構
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造帯内・北西地域（1 点を除きδ13C ＝ -23 ～ -12‰）と南東地域（1 地点を除きδ13C ＝ -4 ～ 0‰）
は明瞭な差を呈している．構造帯内と北西地域の超深層地下水が，循環性の地下水にしばしば認めら
れる低いδ13C 値を有することが注目される．
　超深層地下水中の溶存ガスの 3He/4He と 4He/20Ne の関係を，深層地下水のそれと共に図 3-15 に
示す．深層地下水の 3He/4He 比は 0.5 ～ 1Ra 程度と小さいながらも明らかにマントル起源 3He の寄
与を受けており，特に構造帯内と北西地域で高い傾向がみられる．対照的に，超深層地下水では北西
地域を除いて，0.5Ra 以下とその 3He/4He 比は深層地下水と比較して小さく，地殻起源成分の多大
な寄与を受けた結果と考えられる．また，南東地域の 3He/4He 比が特に低いことが特徴的である．
　放射壊変起源 4He 濃度（4He-r）の空間分布を深層地下水 ( 図 3-16 (a)) と超深層地下水 ( 図 3-16 
(b)) について示す．滞留時間の指標として用いることができる 4He-r 濃度は，深層地下水と比較して
超深層地下水でより高濃度である．また，深層地下水では構造帯を含む北西～南東方向に相対的に
4He 濃度が高い地帯が認められるが，超深層地下水の場合には，構造帯内，北西地域，北東地域，南
西地域で 4He-r 濃度に明瞭な地域差は確認できない．ただ，南東地域に非常に高濃度の地点が存在す
ることは明らかである．この南東地域の超深層地下水は，他の地域と比較してより滞留時間の長い水
であるものと考えられる .

図 3-14　関東平野における超深層地下水のδD- δ18O プロット．
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図 3-15　関東平野中央部における深層・超深層地下水の 3He/4He 比と 4He/20Ne の関係．

図 3-16　関東平野中央部における深層・超深層地下水の放射壊変起源の 4He 濃度分布．(a) 深層地下水（深度 200 ～

400m），(b) 超深層地下水 ( 深度 1,000 ～ 1,800m)．
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超深層地下水の滞留時間
放射性炭素同位体（14C）濃度の測定結果に基づき，超深層地下水の滞留時間を算出したとところ，

構造帯内と北西地域では 30,000 ～ 35,000 年とほぼ均一の値が得られた．一方，北東地域と南西地
域においても最大で 35,000 年程度の値が求められた．このように，超深層地下水の 14C 濃度に基づ
く滞留時間に関しては明らかな地域差は認められない．南東地域については，試料の前処理上の問題
のためデータが得られなかった．

さらに，Morikawa et al.（2005）によるヘリウム同位体組成に基づく地下水年代推定手法を適用し，
超深層地下水の滞留時間の推定を試みた．帯水層の厚さは 2000m（深さ 1000m 以深の上総層群と
三浦層群を合わせた平均的な層厚），また間隙率は 0.2 と設定した．その結果，超深層地下水の滞留
時間は構造帯内と北西地域では 30,000 ～ 60,000 年となり，14C に基づく推定値とほぼ整合的であ
った．また北東地域と南西地域ではそれぞれ最大で 65,000 年，70,000 年と，構造帯内や北西地域
と比べて若干大きい値となった．南東地域においては 25 ～ 65 万年程度という遥かに長い滞留時間
が得られた．

超深層地下水の Cl の起源
　36Cl/Cl と 1/Cl の関係（図 3-17）をみると， Cl 濃度が高い南東地域の超深層地下水は海水と浅層
地下水の混合ラインから明らかに外れ，高い 36Cl/Cl 比の方向にずれた値（5.2x10-15 ～ 9.0x10-15）
を有している．これは，地層中に長期間閉じこめられている海水起源の水（古い海水）の 36Cl/Cl 比
が時間とともに岩石の放射平衡値に近づく途中の段階にあるためと考えられる．南東地域の超深層地
下水はその 36Cl/Cl 比と地層内に捕獲・涵養された水の 36Cl/Cl 比の変化から推定すると約 10 万～
25 万年の年代値となり，前述したヘリウム同位体組成に基づく水の滞留時間推定値とオーダー的に
は矛盾のない値となる．
　図 3-17 から，北東地域と南西地域の超深層地下水は，この南東地域と同様の組成を有する古い海
水起源の長期停滞水と浅層地下水との混合（図中の黄色の編みかけ部分）によって形成されたものと
説明できる．構造帯内と北西地域の超深層地下水についても，長期停滞水が浅層地下水によってさら
に希釈された段階の水として解釈可能である．すなわち，関東平野中央部の超深部に広く賦存する（し
ていた）古い海水起源の水と浅層地下水の混合プロセスが長期にわたって継続しており，現在認めら
れる Cl 濃度の顕著な地域差はその混合・希釈の程度の差の結果であるというシナリオが考えられる．
δD とδ18O のプロット（図 3-14）はこの考え方を支持するように思える．一方，図 3-17 から，深
層地下水と構造帯内と北西地域の超深層地下水は，比較的現世に近い海水と浅層地下水の混合（図中
の 2 本の実線）によって形成されたと見なすこともできる．この場合には，構造帯内と北西地域の
超深層地下水の Cl の起源は他の地域とは異なったものとなる．
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図 3-17　関東平野中央部における深層・超深層地下水の 36Cl/Cl と Cl 濃度の逆数の関係．図中の実線は海水（36Cl/

Cl=3x10-16 ならびに 2.3X10-15；Cl=19,000mg/L）と浅層地下水（36Cl/Cl=1x10-13；Cl=1mg/L ならびに 10mg/L）の混

合ライン．点線は，南東地域の超深層地下水と浅層地下水（36Cl/Cl=1x10-13；Cl=1mg/L ならびに 10mg/L）の混合ライン．

浅層 - 超深層地下水間の水の流れに関わる相互作用
　元荒川構造帯内の超深層地下水は低い Cl 濃度，低いδD・δ18O 値，低いδ13C 値によって特徴づ
けられ，周辺域（北東地域，南東地域，南西地域）とは地球化学的に明瞭な差を呈する．この原因と
して，構造帯内では周辺域と比較して浅層地下水が深度 1000 ～ 1800m までよりすみやかに浸入す
ることが可能であり，長期停滞水あるいは比較的現世に近い海水と混合・希釈しているためと推定さ
れる．超深層部への浅層地下水の透過は，元荒川構造帯を構成する綾瀬川断層や久喜断層（想定）を
通じて行われると考えるのが妥当であろう．さらに，深度 200 ～ 400m の深層地下水に対する場合
と同様に，綾瀬川断層や久喜断層（想定）は深度 1000 ～ 1800m の超深層部においても遮水壁とし
て機能し，水平方向の水の交流を妨げているものと思われる．これらの結果，元荒川構造帯内部では
地下水の活発な鉛直循環流動系が形成され，かつ長期にわたって維持されてきたものと考えられる．

北西地域の超深層地下水も，前述した様に構造帯内のそれと似た性状を有している．構造帯内ほど
ではないが浅層地下水による希釈がかなり進んだ段階にあると考えられる．したがって，浅層地下水
の超深部への透過は，元荒川構造帯より上流の関東平野奥部においても生起している可能性がある．
同地域には深谷断層等から構成される関東平野北西縁断層帯が存在する．これらの断層を通じて，浅
層地下水の鉛直下方浸透が生じているのかもしれない．関東平野中央部における浅層 - 超深層地下水
間の水の流れに関わる相互作用の全体像把握のためには，さらに上流部も含めた検討が必要である．

以上のように，関東平野中央部の断層を介した浅層 - 超深層地下水間の水の交流評価のため，水の
流動，混合，滞留の指標として Cl，水素・酸素同位体，炭素安定同位体，放射性炭素同位体，ヘリ
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ウム同位体，さらに Cl の起源の推定のために放射性塩素同位体を用いた手法を提示した．高い Cl 濃
度を有する端成分（長期停滞水）の起源は地層中に閉じこめられた海水と一義的に考えたが，その年
代は 10 ～ 65 万年程度と長期停滞水を胚胎する地層の堆積年代よりは明らかに新しい．今後，水の
滞留時間の評価手法の高度化を通じてその形成年代を正確に把握し，長期停滞水の形成プロセスをさ
らに解明することによって，関東平野中央部の超長期にわたる浅層 - 超深層地下水間の水の交流を含
めた地下水システムの実態が一層明らかになるものと期待される．
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3.3　断層によって遮断された帯水層における地下水流動に関する評価手法 *

大阪平野を南北に走る上町断層周辺の深層地下水において，帯水層上部 ( 深度 500-600m 程度 ) で
は下部に比べて塩濃度が低く，断層が表層水の深層への浸透経路としての機能を果たしていること
や，帯水層下部 ( 深度 1000-1500m 程度 ) においては，有馬型熱水が混入しその分布から上町断層
が深部流体上昇の場としての機能を持つことが示されている（Morikawa et al.，2008）．また，断
層の存在により地下水流動系が遮断されており，上町断層東側の深層地下水では，上町断層と平野
東端に存在する生駒断層に挟まれた地域で停滞性の地下水系が形成されている可能性が示唆された

（Morikawa et al.，2008）. ここでは主に，２つの断層によって規制されている大阪平野深層の地下
水流動系について，特に上町断層東側の南北方向全体を対象に，地下水年代の指標として有用性のあ
る He 同位体と 36Cl/Cl を用いた断層を通じた浅層地下水の深層への浸透，あるいは，深層地下水の
浅層への上昇などの浅層 - 深層相互作用についての解析手法を提示する .

He 同位体と 36Cl/Cl を利用した断層に規制される深層地下水流動の評価手法
　水素・酸素同位体の関係や Cl 濃度との関係から，大阪平野の深層地下水は，ほとんどが天水起源
であって，海水の明瞭な混入も見られないものがほとんどであるが，一部には，有馬型熱水の混入が
見られることがわかる ( 図 3-18，図 3-19)．有馬型熱水の影響は，上町断層西側の平野中央部で顕著
であり，東側の平野部では明瞭でない．深部流体の通路が断層・構造線に限られ，下盤側に当たる西
側に深部流体のフラックスが多く，東側では少ないことを反映していると考えられる．
　36Cl は半減期 30.1 万年の放射性核種であるとともに帯水層内における中性子捕獲反応によって生
成され，非常に長い地下水の滞留時間を示す指標となる．有馬型熱水の 36Cl/Cl 値は 10-15 と非常に
低く ( 技術資料付録 )，地下水の滞留時間とともに帯水層岩石種に応じた放射平衡値 (10-13 ～ 10-14)
に近づく．典型的な有馬型熱水が湧出する石仏地域（大阪平野東側の南縁部外側に位置する）は，
36Cl/Cl が低く 3He/4He が最も高い値を示す端成分となる（図 3-20）．

図 3-18　大阪平野深層地下水の水素同位体比 ( δD) と酸素同位体比 ( δ18O) の関係．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 20 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.2 章」より再構成し
た（産総研深部地質環境研究コア，2009）．
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図 3-19　大阪平野深層地下水の水素同位体比 (δD) と Cl 濃度の関係．

　上町断層東側では基盤である領家花崗岩類上面の深度が平野中北部において最も深く，凹地を形
成している（市原，1993；堀川他，2002）. そして，南北の平野縁辺部に向かうにつれ基盤深度は
浅くなり，南縁部と北縁部それぞれに断層があり，基盤である花崗岩が露出している . 基盤の深度
分布と 3He/4He の分布には関連性があり (Morikawa et al.，2008)，基盤深度が深い地点ほど He に
よる地下水年代が古い傾向を示す．He による地下水年代は約 3 万～ 30 万年の範囲である．この年
代範囲は，大阪層群下部層の堆積年代 ( 約 80 万年～ 200 万年程度 ) と比べるとはるかに若く，現在
胚胎している地下水は堆積当時の間隙水ではなく，流動によってもたらされたことがわかる . また，
3He/4He と 36Cl/Cl の間には負の相関がみられ，4He 濃度から導いた地下水年代が古い年代値を示す
地点ほど 36Cl/Cl 値は高くなる（図 3-21）．有馬型熱水を含む地下水の 36Cl/Cl 値は，年代が古くなる
とともに放射平衡値に向かって高くなることと調和的である．
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図 3-20　大阪平野深層地下水の 36Cl/Cl 及び，3He/4He の地域分布．

図 3-21　大阪平野深層地下水の 36Cl/Cl と地下水 He 年代の関係．

　平野南縁部の石仏地域では，基盤が露出しているため，有馬型熱水が直接地表に湧出するが，平野
部では堆積層があるため帯水層（特に最深部）に混入・滞留する．上町断層は深部流体の上昇場であ
るとともに表層水の浸透機能を持っているので，大阪平野東部では地表水の供給も行なわれる．東西
方向での地下水流動が規制されているため，平野南部で有馬型熱水を含む地下水は基盤深度の深い北
部へ流動し，流動とともに 3He/4He が低下し，36Cl/Cl は高くなったものと見られる．北部において
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も同様に平野中央部の基盤の凹地に向かった地下水流動があり，凹地において停滞性の水を形成して
いると思われる（図 3-22）．これは，深層地下水の流動系が，浅層地下水流動系の流動方向・状態と
は全く異なるものであることを意味する．浅層においては，この地域の地形から判断して，平野北部・
中南部を西流し大阪湾に流れ出す淀川・大和川といった河川が流出域であるか，大阪湾へ直接流出す
ることが考えられる ( 図 3-22)．深層地下水の流動方向はこの真逆であり，かつ，停滞している．停
滞性の深層地下水の行方については，いずれかの断層・亀裂等を通した地表への流出が考えうる． 
　以上のように，上町断層東部の大阪平野南北方向で 3He/4He および 36Cl/Cl の関係から非常に遅い
深層地下水流動が確認された．断層に規制される深層地下水流動，地下水年代と断層との関連性につ
いて解明する上で，36Cl/Cl とヘリウム同位体とあわせて解析することは，大変有効である．

図 3-22　大阪平野基盤上面の深度分布及び，36Cl/Cl，3He/4He から考えられる大阪平野上町断層東側の浅層 (a)，および深

層 (b) 地下水流動．基盤上面の深度分布は堀川他 (2002) による．
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3.4　結晶質岩地域における地下水流動に関する評価手法
　地下水，地質，水文地質，物理探査などの各種調査法について再検討し，阿武隈花崗岩地域を例と
して，浅層－深層地下水間の水の流れにかかわる相互作用を評価するための有効性についてまとめる．

3.4.1　地下水の調査手法
　降水・河川水・地下水の採水と，一般水質・同位体組成・溶存ガス濃度などの化学的分析は，地下
水の起源・水質形成過程・地下水年代などの知見を得るとともに，浅層－深層地下水間の水の流れ・
相互作用の評価のために，最も基本的かつ重要な手法である．採水にあたっては温度・pH・EC など
の基本的な測定を行うと同時に，降水の採水においては対象地域周辺を含めた広域的な採水や季節変
動を考慮した採水，河川水の採水においては季節変動を考慮した上で小流域毎の基底流量時の採水・
流量測定，地下水の採水においては井戸のスクリーン深度を考慮した採水（スクリーン深度によって
は季節変動も考慮する必要あり）や井戸の水理定数などの基本情報の入手に留意する必要がある．

表層水の同位体組成に基づく平均涵養標高の推定と異常点の抽出手法 *

　降水の水素・酸素同位体組成は，１）内陸効果，２）斜面高度効果，３）山陰効果などのプロセス
によって変化し，採取地点の地理的位置や地形等に規制される．広域的に降水の水素・酸素同位体組
成を比較する場合は，内陸効果を考慮する必要があるが，阿武隈花崗岩体中西部の移ヶ岳西方地域の
ように，独立峰として存在する移ヶ岳とその西方に拡がるなだらかな準平原のような限定された地域
では，斜面高度効果が降水の水素 - 酸素同位体組成を制御する主たる要因となる．
　図 3-23 は，源流域で採水された河川水のδ18O 値と源流域の平均標高の関係から求めた地下水涵
養線を示す．この地下水涵養線を基に各河川水試料のδ18O 値から推定される平均涵養標高から求め
た各試料の採水地点標高との差ΔH（平均涵養標高－採水地点標高）の分布を図 3-24 に示す．この
図からは，採水地点の（地形的な）涵養域よりも，より涵養標高の高い地下水が混合している涵養標
高異常点が散在していること，それらの異常は主たる断層系沿いに分布していることが読み取れる．

図 3-23　低次流域（源流域）の平均標高とδ18O の関係ならびに地下水涵養線の決定（A）．採水地点標高とδ 18O の関係
（全流域）と地下水涵養線に基づく各流域の河川水（地下水）の平均涵養標高の推定（B）．

＊ 本項は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1 章」より再構成し
た（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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図 3-24　移ヶ岳西方地域における河川水（地下水）のΔH（平均涵養標高—採水地点標高）の分布（単位 m；2001 年秋）．

地下水調査を行うためのボーリング掘削および断裂系の探査手法
　阿武隈花崗岩体中西部地域で掘削された３本のボーリング孔（三春 -1，三春 -2，白沢；図 3-25）
を例にして，花崗岩体内部に複雑に発達している断裂−裂罅系のうち深部地下水流動に関与している
高い透水性を持つ断裂−裂罅系（いわゆる水みち）の抽出手法およびボーリング掘削手法に関して，
花崗岩体深部の地下水流動系評価のためにどのようなボーリング掘削法あるいは採水法が望ましいか
を以下に示す．
• 掘削水：清水掘削を推奨する．泥水掘削・気泡掘削などは掘削水の影響評価の観点から好ましく

ない．また，掘削水は人為的汚染がなく，水質・同位体組成が長期にわたって安定していること
が望ましい（浅層地下水など．河川水・沢水などでは水質・同位体組成が大きく変動する）．

• トレーサー混入法：掘削水のトレーサー濃度を一定に保つためには，掘削水の汲み上げ量を一定
とする方式が適している．具体的には，トレーサーを混入するトレーサー濃度調整用水槽に掘削
に用いる清水を一定量汲み上げ，そこに定量のトレーサーを混入する．掘削水の汲み上げ量を可
変とした場合においてはトレーサーを計量して混入したにも関わらずトレーサー濃度の変動が大
きく，現場管理として不適当である . 

• トレーサー：ヨウ化アンモニウムを推奨する．ヨウ素イオンは岩石・鉱物に対する吸着性が小さく，
ヨウ素イオン濃度 80ppm 程度で実用的なトレーサーとして使用可能である．また，ヨウ素イオ
ンの対イオンであるアンモニウムイオンは，掘削深度が還元的であればアンモニウムイオンのま
ま地表へ戻ってくるが，掘削深度が酸化的であればアンモニウムイオンではなく亜硝酸イオンと
して地表へ戻ってくることが確認され，掘削深度の酸化還元条件の指標としても使用可能である．

• 採水法 (1)：ボーリングコアで高透水性割れ目の存在が推定される場合，高透水性割れ目の下部
に下部パッカーの設置が可能な深度まで掘進を行い，その後掘進を中断し速やかに採水を行うべ
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きである．高透水性割れ目の掘削後に時間が経てば経つほど，高透水性割れ目に浸入したボーリ
ング掘削水が拡散し，予備排水量を増大させなければならなくなる．またボーリング掘削水の投
入量が多くなればなるほど，ボーリング掘削水の水質・同位体組成・トレーサー濃度等の変動の
ためボーリング掘削水の混入量評価が難しくなる．

• 採水法 (2)：基本的にダブルパッカー方式により採水区間を閉塞し，採水区間から大量の予備排
水を行った後に本採水を行うべきである．予備排水は，ポンプによる予備排水を排水中のトレー
サー濃度が掘削水のトレーサー濃度に対し 5% 以下に低減するまで行ない，次に採水容器による
予備排水を排水中のトレーサー濃度が掘削水のトレーサー濃度に対し 1% 以下に低減するまで行
うことが望ましい．本採水時に採水中のトレーサー濃度が掘削水のトレーサー濃度に対し 1% 以
下であると掘削水の混入率評価による各種補正が容易である．

• 採水法 (3)：希ガス分析用採水容器は，高真空にした特殊な専用採水容器を用いるべきである．
花崗岩体深部の地下水流動系の評価を行う上での最大の問題点として，以下の問題が明らかにな
った．

• 高透水性割れ目の完全な捕捉：ボーリングコア・孔壁に発達する無数の断裂—裂罅系から地下水
流動系に影響を及ぼす高透水性割れ目を完全に抽出し，同定を行う必要がある．しかし，既往の
検層技術で直接検出可能であるのは透水係数で 10-5m/s オーダーを超えるような極端に透水性の
高い割れ目のみであり，それより低い透水性を有する割れ目については間接的な類推しかできな
い．

• 高透水性割れ目の正確な同定：検層結果とボーリングコアの微細構造・鉱物組成・変質鉱物など
の傍証から高透水性割れ目であるか否かを総合的に判断しているが，既往の検層技術では高透水
性割れ目の位置を m オーダーでしか決定できず，日本の花崗岩のように断裂—裂罅系が数 cm
～数 10cm オーダーで発達している場合，検層結果からはある割れ目が高透水性割れ目中である
か否かを直接的には決定できない．このためにボーリングコアの微細構造・鉱物組成・変質鉱物
などから高透水性割れ目であると判断し採水作業を行っても結果として透水性が低く採水ができ
ない場合もあり，直接的に高透水性割れ目であるか否かを検出・判断できる検層法の開発・導入
が必要である．
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図 3-25　阿武隈花崗岩地域における既存掘削孔と地質構造との関係．

水みち及び開口亀裂の探査技術
　花崗岩地帯におけるボーリング調査では，ボーリング孔壁に出現する多数の亀裂系の中から深層地
下水系の水みちである亀裂系を抽出する手法が必要であり，コア観察や物理検層など様々な手法が検
討・開発されてきた．花崗岩体の水みちを抽出する検層手法として，ボーリング孔内への地下水の流入・
流出現象を直接的に探査する手法や，水みちとなりうる構造（開口亀裂など）を探査する手法が用い
られる．このうち，地下水の流入・流出現象を直接的に探査する手法としては，流体電気伝導度検層・
温度検層・流向流速検層などが用いられ，水みちとなりうる構造（開口亀裂など）を探査する手法と
しては，BH カメラ・BHTV による孔壁画像撮像・P 波速度検層（音波検層）・チューブ波を検出対
象とするハイドロフォン VSP 検層などが用いられる．以下，塚本（2010）に基づいてとりまとめる．

　水みちを理工学的に調査・解析するためには，個々の水みちについて以下のようなデータセットが
必要と考えられる．
• 水みちとしての同定：対象とする断裂—裂罅系が水みちであることを確定させ，以下の２項目の

作業・試験を行うための必須作業．
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• 水みち内の本来の地下水の地化学的特徴・起源：原位置被圧状態でのパッカー採水により水質・
同位体組成・溶存ガス成分を採取・分析し，パッカー採水区間内の地化学的条件を明らかにする．

• 水みちの水理特性：地下水流動に関わる水理データを明らかにする．

　このうち，引き揚げられたボーリングコアに存在する断裂－裂罅系が水みちであるか否かの判定は
ボーリングコア引き揚げ後即座に行なわなければならない．これは同定された水みちに存在する地下
水の採水を可及的速やかに行なう必要があるからである．これに対し水みちの水理特性を明らかにす
るための各種の水理試験は，孔壁の崩壊などの可能性が少なければ実施時期に関する制限はなく，予
定深度まで掘削が終了してから水理試験のみを行なっても問題はない．また，水みちを定性～半定量
的に評価するのか，それとも定量的に評価する必要があるかによっても，水みちのデータセットとし
て必要な項目も異なってくる．定量的に評価するのであれば水みちの水理特性は必要不可欠のデータ
であるが，定性的に評価するのであれば水みちの水理特性は必ずしも必要ではない．
　しかしながら，阿武隈花崗岩体中の既掘削孔から採取された地下水・溶存ガス分析データは，深度
方向に向かって一定の傾向を示すものの，いくつかの特異的な水みちについては周辺の水みちとは異
なった性質の地下水・溶存ガス成分を含んでいる．従って，花崗岩体深部の地下水流動系を評価する
ためには，水みちとなりうる断裂—裂罅系についてはその全てを完全に捕捉し，少なくとも地下水・
溶存ガス試料を採取・分析すべきである．

従来の水みちの同定法とその問題点
　ボーリング掘削孔の孔壁に発達する無数の断裂—裂罅系の中から水みちをどのように抽出するかに
ついて，これまで様々な提案がなされてきた．例えば，ボーリングコアの微細構造・鉱物組成・変質
鉱物やボーリング掘削時の水位変動などから水みちを推定する方法は最も一般的なものである．また，
各種の検層技術，例えばフローメーター検層のように直接的な地下水の動きを検知する方法，ハイド
ロフォン VSP 検層のように開口割れ目から発生したチューブ波を検出する方法，温度検層のように
地下水流入地点付近の温度分布異常を検出する方法，各種物理検層のように孔壁に含まれる水分量の
多寡から間接的に推定する方法，光学的な検層により孔壁を観察し水みちを推定する方法なども水み
ちの検出に用いられている．
　これらの水みちの検層法では，透水係数で 10-5m/s オーダー以下の透水性を有する割れ目について
直接的に検出する方法がないこと，またハイドロフォン VSP 検層を除いてボーリング孔掘削直後（あ
るいは中断時）に検層する手法がないことなどの問題があった．そのためボーリング掘削中にボーリ
ングコアの鉱物学的・構造地質学的傍証から高透水性割れ目の存在が推定されたときにも，その割れ
目が水みちであるかを直接的に検証することなく採水作業を行ったり，あるいは採水作業を行うこと
なく掘削作業を進め検層後に水みちである可能性が高いと判明した時点で採水作業を行うことが一般
的であった．しかし，このような採水作業は，費用＋時間という側面と本来の地下水の中に混入した
ボーリング掘削水の評価という側面で問題がある．
　原位置での採水作業にあたっては，地下深部の特定の深度（採水区間）に本来存在している地下水（お
よび溶存ガス）を擾乱することなく採取する必要がある．地下深部の採水区間内に存在する地下水の
みを採取するためには，上下２段（もしくは上段のみ）のパッカー・システムにより採水区間を閉塞
し，採水区間内の地下水のみを採水するパッカー採水法を用いる必要がある．採水作業の対象となる
割れ目の透水性が低い場合，採水区間内の予備排水ができなかったり，採水区間内が相対的に負圧に
なることによりパッカーの破損が発生したり，水質検層器の pH・ORP 電極などの内部溶液が吸い出
され破損したりする事故がかなりの頻度で発生する．従って，採水作業に要した時間（およそ１週間
程度）＋費用のみならず，物的損失による費用の増大という問題が発生する．
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　また，高透水性割れ目の掘削後しばらくの時間間隔をおいて採水作業を行った場合，採水された地
下水試料中に混入しているボーリング掘削水をどのように評価するかという問題がある．ボーリング
掘削水の水質・同位体組成・溶存ガス成分等が全く変わらず，トレーサー濃度も一定という仮定が成
立すれば，ボーリング掘削水の混入量評価は容易であるが，一般的にはボーリング掘削水の水質・同
位体組成・トレーサー濃度等は一定の変動を示し，これらを完全に制御するのは困難である．従って，
高透水性割れ目を掘り抜いた後も掘削を続けボーリング掘削水の投入量が多くなればなるほどボーリ
ング掘削水の混入量評価は難しくなり，地下水試料から真の水質・同位体組成・溶存ガス成分の値を
得ることは難しくなるという問題が発生する．

ハイドロフォン VSP 検層による水みちの同定
　ハイドロフォン VSP 検層で検出するチューブ波とは，震源から発生したＰ波が開口割れ目に入射
した時に割れ目が圧縮され，割れ目内の地下水がボーリング孔内に押し出されることにより発生した
ものである．ハイドロフォン VSP 探査ではボーリング孔内に複数のハイドロフォンを設置し，震源
から発生したＰ波やボーリング孔に沿って上下方に伝播するチューブ波をハイドロフォンにより観
測・記録する．ハイドロフォンに記録された初動Ｐ波とチューブ波が重なって観測される深度が開口
割れ目の存在する深度とされる．
　阿武隈花崗岩体における掘削孔のうち，三春 -1 サイトは調査地域東方の移ヶ岳（標高 994.5m，
斑れい岩類からなる浸食残丘）周辺の高標高地域から WNW-ESE 方向に比較的長く連続するリニア
メントが食い違うステップ構造の部分であり，谷地形の中心に位置する．三春 -2 サイトは三春 -1
サイトの北方約 200m の両側を谷地形に挟まれた尾根地形の中心部であり，三春 -1 サイトより約
14.9m 標高が高い地点である．白沢サイトは両側を谷地形に挟まれた尾根地形の中心部（現在は砂
取り場として平坦化されている）に位置し，周辺部の地下水・河川水の水質および同位体組成に異常
が認められた地点である．
　ハイドロフォン VSP 検層により開口割れ目の抽出を行うためには，一定間隔に連なったハイドロ
フォンをボーリング孔内に挿入し，ハイドロフォンの吊り下げ深度を変更することにより，ボーリ
ング孔の全深度に対応したハイドロフォン・データを得る必要がある．ハイドロフォン間隔を 50cm
としてチューブ波の連続検層を行った結果を図 3-26 に示す．チューブ波から推定される開口割れ目
の存在深度は実在のボーリングコア断裂系がよく一致した . 次に三春 -2 サイトや白沢サイトなどの
ように尾根筋で掘削したボーリング孔と三春 -1 サイトのようにリニアメントのステップ構造部で掘
削したボーリング孔を比較すると，チューブ波の発生頻度に著しい差があることがわかる．この掘削
地点の地形的特徴の差が，地下深部の開口割れ目の存在度の差と密接に関係していることは，深部地
下水流動系を考える上で極めて重要な知見である .

　ハイドロフォン VSP 検層は，花崗岩体を清水掘削した場合孔内洗浄をほとんど行わなくとも検層
が可能であり，ボーリングコア観察により高透水性割れ目の存在が推定された場合，ボーリング掘
削を中断後 1 ～ 2 時間以内に開口割れ目の有無を確認できるという点で他の検層法より優れている．
しかしながら，ハイドロフォン VSP 検層はおおよそ 1 ～ 2m 程度の精度でボーリング孔内の開口割
れ目の有無を推定するために用いられており，水みちの同定のように少なくとも 10cm オーダーの
精度で透水性割れ目を捕捉する目的には使用されていなかった．深度方向の分解能として 10cm オ
ーダーで水みちを同定するためには，a) ハイドロフォン VSP 検層の分解能の検証，b) ハイドロフォン・
ケーブルの伸びの検証が必要となる．ハイドロフォン VSP 検層の分解能については震源トリガーを
適切に設定した場合，50cm 間隔のハイドロフォン配列でチューブ波の進行を問題なく検出できてい
る．またハイドロフォン・ケーブルの伸びについては，阿武隈花崗岩体中の既掘削孔のうち高透水性
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割れ目が数多く存在し，孔底沈殿物が薄い三春サイト・ボーリング孔で，孔底着底時の張力の緩みや
低角の高透水性割れ目から発生したチューブ波の検出位置などから 0.05 ～ 0.1% 程度以内であると
推定された．

図 3-26　三春 -1 サイト及び白沢サイトのハイドロフォン VSP 検層結果．
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　掘削現場においては，ボーリングコアの微細構造・鉱物組成・変質鉱物やボーリング掘削時の水位
変動などから水みちの存在が推定された場合，翌日または翌々日にハイドロフォン VSP 検層を行い，
開口割れ目と同定できた場合には速やかに採水作業を実施することにした．一例として深度 198 ～
201m 区間のボーリングコア写真を図 3-27 に示す．この区間付近では，深度 197.62m ～ 202.62m
掘削翌朝にボーリング孔内水位が 0.44m 上昇しており，特に深度 198.2m ～ 198.6m 付近に分布す
る高角断裂系と深度 199.75m 付近の低角割れ目が水みちとなっている可能性が疑われた．ハイドロ
フォン VSP 検層は，まず孔底から既に検層データが存在する深度まで 50cm 間隔で連続的な検層を
行い，その後チューブ波の発生深度付近で精密検層を行なった．
　連続検層の結果を示した図 3-28 から深度 199.5m 付近（16ch）にチューブ波の発生源があること
が推定できる．次に，全 24ch 中 no.12ch と no.14ch が不調のため，no.1ch ～ no.11ch を用いて
精密検層を行なった．水みち候補のうち高角断裂系ではチューブ波の発生位置が不明確になる可能性
があるため，深度 199.75m の低角割れ目が精密検層 ch の中央の no.6ch に位置するようにハイドロ
フォンを調整し，ハイドロフォン VSP 検層を行なった．精密検層の結果，no.6ch ～ no.7ch の間に
チューブ波の発生源があることが明らかになった．no.6ch ～ no.7ch は深度 199.25 ～ 199.75m 付
近に相当するが，これはハイドロフォン・ケーブルの伸びによる深度補正を行なっていない深度であ
る．ハイドロフォン・ケーブルの伸びを 0.1% と仮定すると，チューブ波の発生深度は深度 199.45
～ 199.95m となり，その深度に存在する割れ目は深度 199.75m に存在する低角割れ目のみであり，
この低角割れ目が開口割れ目であることがほぼ確実となった .
　この精密検層結果を受けて，採水区間を深度 199.20 ～ 200.43m に決定し，ダブルパッカー方式
による採水を行なった．ポンプによる予備排水後，容量 500ml のステンレス製真空引き採水容器に
よる予備排水を継続した．真空引き採水容器による予備排水は，採水区間への連結時間 5 分間で引
き上げを行なったが，採水区間の水圧低下を引き起こすこともなく，採水区間への連結装置が故障し
た場合を除けば 98% 以上の地下水回収率を示し，上記の低角割れ目が水みちであることを最終的に
確認できた .

図 3-27　ボーリングコア写真（深度 198 ～ 201m）．
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図 3-28　ハイドロフォン VSP 検層結果（1ch= 深度 208m，ch 間隔 =50cm）．

補助的なトレーサーの使用
　ヨウ化アンモニウムは，ヨウ素イオンの吸着能が低く，またアンモニウムイオンが酸化還元環境の
指標となるなどトレーサーとしての適応性が高く，かつ安全性も高いといった特徴がある．しかし，
無色透明であることから現場で目視などの簡易な手段で濃度を確認することができず，最低限イオン・
メーターによる現場分析が必要となる．蛍光染料は一般的に低濃度（数 10 ～数 100ppb 程度）で掘
削水を着色することができ，また吸着能が低い蛍光染料が存在することからトレーサーとして使用さ
れてきた．ここでは，ウラニン（黄緑蛍光）とローダミン WT（赤色蛍光）の二つの蛍光染料につい
てトレーサーとする適用性を示す．

ウラニンは，核燃料サイクル機構の各種ボーリングなどで使用されている．ウラニンの分析は従
来実験室内でなければ十分な精度をもった分析ができなかったが，近年開発された蛍光光度計（従来
価格の 1/10 程度）により野外においても 0 ～ 300ppb の範囲内で必要な精度で分析できるようにな
っている．ウラニンは光分解性を有することが知られているため，トレーサー調整用水槽・掘削水投
入用水槽などを２重に遮光シートなどで覆い，トレーサー濃度の時間変化などを検証した．ウラニン
は，当初 250ppb 程度に濃度調整したが，漏光などの影響から 1 時間あたり１割程度の濃度低下を
示した．このため，ウラニン濃度を 10 倍の 2500ppb（2.5ppm）にして時間経過をみた後，核燃料
サイクル機構のウラニン調整濃度を参考に最終的なウラニン濃度を 1.25ppm とし，トレーサーとし
ての適性を検討した．ウラニン濃度を 1.25ppm とした場合の漏光などの影響による濃度低下率は，
ウラニン濃度を 250ppb とした場合よりも低いものの，ウラニン濃度の低下は引き続き発生しており，
漏光を完全に除ける掘削水調整システムを構築しない限り，ウラニンをトレーサーとして利用するこ
とは難しい．
　次にローダミン WT についてトレーサーの適性を示す．ローダミン WT は，ローダミン B の吸着
性の高さを低減させた同系統の蛍光色素であり，ウラニンと同様な蛍光光度計で野外においても 0
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～ 300ppb の範囲内で必要な精度で分析できる．ただし，ローダミン WT の蛍光光度は温度依存性
がウラニンの 8 倍程度（-2.6%/℃）あり，一定温度で蛍光光度を測る必要がある点に注意が必要で
ある．ローダミン WT を掘削水に 250ppb 程度混入したところ単体としてはかなり赤色蛍光がはっ
きりしているが， ローダミン WT 混入水のリターン水とウラニン 1.25ppm 混入水のリターン水を比
較したところ，その赤色蛍光はそれほど目立つものではなく，むしろウラニンよりも目立たない程度
であり補助的なトレーサーとして利用可能である．

地下水調査を行うためのボーリング掘削および断裂系の探査手法のまとめ
1)　花崗岩体深部の地下水流動系評価のため，阿武隈花崗岩体においてこれまで掘削したボーリング
孔のボーリング掘削技術・採水技術について見直すとともに，地下水流動系に影響を及ぼす水みちを
捕捉する手法の開発・高精度化を行い，深度 300m 程度までのボーリング掘削技術・採水技術の総
括を行った．
• 掘削水：清水掘削が望ましい．掘削水としては，人為的汚染のない浅層地下水のように水質・同

位体組成が長期にわたって安定している水が望ましい．
• トレーサー混入法：定量の掘削水に対して定量のトレーサーを混入する方式が現場管理として適

している．
• トレーサー (1)：ヨウ化アンモニウムを推奨する．ヨウ素イオンは岩石・鉱物に対する吸着性が

小さく，ヨウ素イオン濃度 80ppm 程度で実用的なトレーサーとして使用可能である．また，ヨ
ウ素イオンの対イオンであるアンモニウムイオンは，掘削深度の酸化還元条件の指標として使用
できる．

• トレーサー (2)：掘削水の混入割合を現場で目視して確認するためには蛍光染料のうちローダミ
ン WT（赤色蛍光）を推奨する．ローダミン B は吸着能が高く不適である．また，ウラニンは光
分解性が高く，完全に遮光しない限り使用できない．

• 採水法 (1)：ボーリングコアで高透水性割れ目の存在が推定される場合，高透水性割れ目の下部
に下部パッカーの設置が可能な深度まで掘進を行い，その後掘進を中断し，ハイドロフォン VSP
検層により開口割れ目の有無・深度を確認し，開口割れ目が存在する場合は速やかに採水作業を
行うべきである．

• 採水法 (2)：採水法は，ダブルパッカー方式によりパッカー採水を推奨する．予備排水はポンプ
などを併用した大量の予備排水を行った後に採水容器による予備排水を行い，その後本採水を行
うべきである．予備排水の目安は排水中のトレーサー濃度が掘削水のトレーサー濃度に対し 5%
以下に低減するまで行なうべきである．本採水は，採水中のトレーサー濃度が掘削水のトレーサ
ー濃度に対し 1% 以下であることが望ましい．

• 採水法 (3)：希ガス分析用採水容器は，高真空にした特殊な専用採水容器を用いるべきである．
ただし，上記の内容は地下水流動系評価のために必要な水みちのデータセットのうち，a) 断裂—
裂罅系の水みちとしての同定，b) 水みちを流れる地下水の地化学的特徴とその起源までであり，
c) 水みちの水理特性については検討していない．これは従来ある割れ目が高透水性割れ目である
かどうかを具体的に検証する手段がなく，特定の割れ目を対象にするとは言うものの実際には区
間採水・区間水理試験など一定の区間長を対象にしたデータを取得する技術しか存在せず，本来
の水みちの水理特性などを検証できなかったためである．また，水理試験などは孔壁が崩壊しな
い限りいつ試験を行ってもデータの取得が可能であり，相対的な優先順位が低かったという点も
否めない．

　花崗岩体などの地下水流動系評価については，概要調査や精密調査などの各調査の段階毎にどのよ
うな項目まで調査しなければならないかを考慮し，そのために必要な技術開発を進めていく必要があ
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ると考えられる．

2)　阿武隈花崗岩体の既掘削ボーリング孔でハイドロフォン VSP 検層を行った結果，三春 -2 サイト
や白沢サイトなどのように尾根筋で掘削したボーリング孔と三春 -1 サイトのようにリニアメントの
ステップ構造部で掘削したボーリング孔では，チューブ波の発生頻度に著しい差があることがわかっ
た．これら掘削地点の地形的特徴の差が，地下深部の開口割れ目の存在度の差と密接に関係している
ことは，深部地下水流動系を考える上で極めて重要な知見と考えられる .
　チューブ波を検出対象とするハイドロフォン VSP 検層は，ボーリング孔壁に存在する開口亀裂を
高精度（精度 10cm オーダー）に検出することが可能である．深層地下水系の原位置採水において
亀裂地下水に対するボーリング掘削水あるいは孔内水による汚染をできるだけ減少させるためにこの
手法を用い，ボーリング掘削停止直後数時間以内に採水深度を決定でき，迅速性と開口亀裂の有無の
判定の容易さの面で，開口亀裂の新しい探査技術として有効な手法と考えられる．

ボーリング孔で採取された地下水を用いた調査手法 *

　３本のボーリング孔（三春 -1，三春 -2，白沢）で原位置採水された地下水試料の化学組成は，ナ
トリウムイオン（Na），カルシウムイオン（Ca），重炭酸イオン（HCO3），塩化物イオン（Cl）が
主要成分である．Na と Cl についてはボーリング地点間の深度プロファイルに違いが見られないが，
Ca と HCO3 濃度については，ボーリング地点間で異なる傾向を示す（図 3-29）．深層ほど Na 濃度
が上昇する要因としては，Na と Ca の交換反応，albite の溶解などが考えられる．Na 濃度にボーリ
ング地点間の違いが見られないことは，各ボーリング地点の母岩が同一である（阿武隈花崗岩体の古
期花崗岩類に属する長屋岩体；亀井・高木，2003）と整合的である．Cl の濃度変化は，表層からの
人為的な Cl の混入の結果と考えられる．
　地点間で濃度に違いが見られた Ca や HCO3 については，calcite の溶解反応の有無が要因と考え
られる．HCO3 濃度は，三春 -1 及び三春 -2 サイトで白沢サイトよりも高濃度であり，安定炭素同位
体比（δ13C）の深度プロファイルも両サイト間で大きく異なる（図 3-30）．三春 -1 及び三春 -2 サイ
トでは深層ほどδ13C 値が高く，白沢サイトでは 200m 以深でややδ13C 値が高くなっているが，基
本的には浅層からほぼ一定の値を示す．このことから，三春 -1 及び三春 -2 サイトでは深部流体のよ
うな非常に深い深度からの炭素や炭酸塩が溶解した炭素成分の寄与を示唆しており，Ca 濃度の違い
も深部起源 CO2 の供給によって促進される炭酸塩の溶解反応が原因と考えられる．このことは，主
要化学成分濃度の鉛直変化からも支持される．三春サイトでは Na 濃度と HCO3 濃度に強い相関が
あり，1：1 の割合で変化する．CO2 の供給を伴う炭酸塩の溶解反応と溶解した Ca の除去と Na の
増加という交換反応の２つの組み合わせで説明が可能である．この炭素のδ14C 値は非常に低い（14C
を含まない）ことが推定される（図 3-30）．白沢サイトではそのような深部起源の炭素の寄与がほ
とんどないものと考えられ，炭酸塩の溶解が起こらないため Ca 濃度が増加せず，Na との交換反応
により濃度が減少するのみであると考えられる．三春サイトでは，近接した２つのボーリング地点
で開口亀裂の存在度や透水性に大きな違いが見られたが，炭素成分については同じ傾向を示し（図
3-30），どちらも深部起源炭素の供給があると考えられる．深部起源炭素の供給は，三春サイト全体
の特性であり，個々の掘削地点の透水性とは無関係であるため，大規模な構造線の近傍に位置するこ
とが原因であると考えられる．従って，盛岡－白河構造線と呼ばれる大規模重力構造線近傍では地下
深部から炭素が供給されて地下水の水質が形成されていると思われる．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．



第 3 章　地質構造と地下水流動の関連評価手法

App.3-34

図3-29　阿武隈結晶質岩地域の３つの既存掘削孔から得た地下水のNa濃度(a)，Cl濃度(b)，Ca濃度(c)の深度プロファイル． 

図 3-30　阿武隈結晶質岩地域の３つの既存掘削孔から得た地下水の HCO3 濃度 (a)，δ13C(b)，δ14C(c) の深度プロファイル． 

地下水の起源・涵養環境・同時代面の推定手法 *

　地下水の起源及び涵養時の環境を知るためには，地下水の同位体組成の利用が有効である．δD-
δ18O の関係から，三春・白沢サイトの各ボーリング孔から採取された亀裂地下水は天水起源であ
る（図 3-31）. δD とδ18O の関係は非常に明瞭で，ほぼ同一の天水線に沿ってプロットされるため，
今後の議論はδD を用いて行う．白沢サイトの亀裂地下水は深度 75m までδD 値が徐々に低くなり，
200m 以深の亀裂地下水で深度 75m と同じかやや高い値を示す（図 3-32）．白沢サイトの深度 75m
などにみられる低いδD 値は，現在の周辺地下水のδD 値と比べても低い値である（図 3-31）．これ
は，地下水が周辺よりも高い標高で涵養されたか，寒冷・乾燥の気候条件下で涵養したことを示唆し
ている．白沢サイト周辺は定高性の高い準平原状の地形であり，周辺に高い地形がないことから，寒
冷気候下で涵養した地下水であると考えられる．白沢サイトでは，前述したように深部起源の炭素の
＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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影響がほとんどないと考えられるため，14C 濃度から算出した年代が地下水の滞留時間の指標となる．
白沢サイトの深度 75m の地下水試料は，12000 ～ 13000 年の 14C 年代を示す（図 3-32）．白沢サイ
トの深度 75m の試料の水の同位体組成と 14C 年代値を総合的に考慮すると，この水は最終氷期ごろ
の寒冷な時期に降った天水が起源と推定される．
　三春−1 サイトの深度 271m の試料は，白沢サイトの深度 75m の試料とほぼ等しいδD 値とδ18O
値を示し，時間の経過とともに地下水に蓄積する成分であり滞留時間の指標となる放射壊変起源のヘ
リウム 4He excess の濃度もほぼ同じ値を示す．従って，三春サイトの深度 271m 付近の地下水と白
沢サイトの深度 75m 付近の地下水は，ほぼ同じ時期に涵養されたと考えることができ，地下水の同
時間面を示していると考えられる．

図 3-31　阿武隈結晶質岩地域の３つの既存掘削孔から得た地下水及び周辺の浅層地下水の水素・酸素同位体組成． 

図3-32　阿武隈結晶質岩地域の３つの既存掘削孔から得た地下水のδD(a)，4He excess (b)，14C年代(c)の深度プロファイル． 

4He excess は，涵養時に溶存していた大気平衡成分を差し引いた濃度である．
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3.4.2　地質・水文地質学的調査及び物理探査手法 *

　阿武隈地域の地下水調査では，表層水調査において断層・構造線沿いに平均涵養標高の異常点が分
布することが明らかになっている．また，大規模な重力構造線である盛岡－白河構造線近傍のボーリ
ング地点では，地下深部からの炭素の供給により，地下深部から炭素の供給がないと考えられる地点
とは異なった水質を形成することが明らかになっている．阿武隈花崗岩体のような結晶質岩類では，
地下に賦存する地下水は，断層（構造線を含む）・亀裂などの断裂系を流動速度の速い水みちとして
用いており，浅層－深層地下水間の水の流れ・相互作用においても断裂系の評価が重要と考えられる．

大規模重力構造線の調査・探査技術
　盛岡－白河構造線は，岩手県盛岡市周辺から福島県白河市周辺へと連続する日本有数の重力構造線
である．阿武隈地域では，阿武隈花崗岩体の北中部～西縁部にかけて北北東－南南西方向に縦断して
いるが，その詳細な位置については不明であった．阿武隈花崗岩体中西部地域では，精密重力探査に
より福島県田村郡三春町実沢地区を通過することが明らかになり，その解析結果から鉛直変異量 2.4
～ 3.6km 程度の巨大な重力構造線と推定された．また，重力探査と同時に行われた屈折法弾性波探
査により盛岡－白河構造線の東側 2.6km，西側 2.2km の範囲で弾性波速度の低下が観測されている

（図 3-33）．しかし，亀井・高木（2003）による地質調査では，三春町実沢地区の盛岡－白河構造線
の両側に同種の花崗岩類が分布しており，盛岡－白河構造線そのものは浸食のため谷地形であり，表
層のマサ化などの影響もあって構造線そのものの露頭を見出しえないため，断層の存在そのものを認
定していない．
　阿武隈花崗岩体のような花崗岩地域では，断層・構造線の両側に同種の岩石が分布することは一般
的であり，また断層・構造そのものは浸食に弱く谷地形を作りやすく，表層のマサ化などの影響もあ
って，断層露頭が直接確認できないことは一般的に考えられる．このような花崗岩体内部の断層・構
造線を捕捉するためには，調査対象地域を横断するような弾性波探査を実施し，相対的な低速度構造
を抽出し，精密重力探査により重力異常の急変点を抽出することにより，地下に伏在する断層・構造
線などの構造を捕捉する必要があると考えられる．

図 3-33　大深度屈折法弾性波探査結果と地質構造の関係（放射性廃棄物地層処分に関する解析・評価グループ，2000 に一部註記）．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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リニアメント地形（構造谷）の地下に伏在する断層の探査技術
　花崗岩地帯に発達するリニアメント地形の多くは，花崗岩中に発達する断層沿いに差別的な侵食が
進行した結果として形成された構造谷に由来したものと考えられている．しかしながら，リニアメン
トを形成するような構造谷の地下に，実際に断層が存在しているか否かが確認された例は少ない．
　花崗岩地帯の浅部地下構造を対象とした物理探査では，主に浅層地下水の探査を主目的として，電
気探査や電磁探査（スリングラム法・VLF 法・TEM 法），放射能探査などが実施されることが多いが，
偽像や不確実性などの問題もあり，花崗岩地帯の浅部地下構造探査技術としては不十分であった．し
かし，スプリング式重力計を用いたクランプレス重力探査法を用いることで，花崗岩のマサ化に伴う
低密度化を高精度に検出し，花崗岩地帯の浅部風化構造の探査が可能である．また，塚本ほか（2010）
は，スプリング式重力計を用いたクランプレス重力探査法と弾性波探査の一種である扇射法弾性波探
査を組み合わせることにより，より高精度に浅部地下構造をイメージングできること，またリニアメ
ント地形を示す構造谷の地下に断層が伏在することを報告している．
　塚本ほか（2010）は，阿武隈花崗岩地帯のリニアメント地形を示す構造谷において，伏在断層沿
いの低重力構造や扇射法弾性波探査における初動走時の遅れを観測しているが，その範囲は伏在断層
沿いの幅数 m 以内であり，従来の 5m あるいは 10m 程度の測点間隔の探査では検出不可能である．
　また，断層直上でのボーリング掘削の結果として周辺よりも高い水頭を有すること，谷底の田圃で
は稲の低温障害（発育不良）が伏在断層沿いに連続して観察されることから地下の伏在断層沿いに夏
場としては相対的に冷たい水が湧出していることを示唆しているとしている．重力探査や弾性波探査
を用いた塚本ほか（2010）の方法は，花崗岩地帯の地下に伏在する断層の新しい探査法として有効
な手法と考えられる．

3.4.3　花崗岩地域における地下水の局地流動系 *

侵食残丘として残る小山塊における局地流動系
　準平原状の地形を示す阿武隈花崗岩地域で，侵食残丘として残る小山塊の尾根筋で行った２地点（三
春 -2（図 3-34）及び白沢サイト（図 3-35））のボーリング調査結果は，同様の水文地質的特徴を示
している．

1) 山塊の地下浅部には開口割れ目が極めて少ない．
2) 採水調査時の採水区間の減圧比を考慮すると，地下浅部に存在する亀裂の透水性は一般に低い．
3) 地下深部に存在する，隣接する構造谷（リニアメント地形）に連続するような断裂系のみが高

い透水性を示す．
透水異方性を考慮すると，上記のような特徴を持つ地形的な侵食残丘である小山塊は，水文地質構造
としては独立したコンパートメント構造をなし，局地流動系の最小単位をなしていると考えられる．
また，小山塊に隣接する構造谷（リニアメント地形）に連続するような断裂系が極めて高い透水性を
示すことから，独立したコンパートメント構造をなす山塊相互間での地下水の交流は起こり難いと考
えられる．

＊ 本節は、原子力安全・保安院受託事業報告書「平成 21 年度地層処分に係る地質情報データの整備：2.1.2 章」より再構成
した（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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図 3-34　三春サイト周辺の地形図及び三春 -2 サイトの模式図．

図 3-35　白沢サイト周辺の地形図及び白沢サイトの模式図．

リニアメントのステップ構造部における局地流動系
　阿武隈花崗岩地域で，リニアメントのステップ構造部で行った三春 -1 サイトのボーリング調査結
果は，侵食残丘として残る小山塊の尾根筋で行ったボーリング調査結果と比較して，極めて特異な水
文地質的特徴を示す．

1) 開口割れ目が多く存在する．
2) 採水調査時に採水区間の減圧がほとんど観測されず，亀裂の透水性は一般に高い．また，採水

調査時に採水区間が減圧した１例についても，減圧比を考慮すると，亀裂の透水性は比較的高
いと考えられる．
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　これらの水文地質構造的特徴は，侵食残丘として残る小山塊の尾根筋で行ったボーリング調査で，
隣接する構造谷（リニアメント地形）に連続するような断裂系が高い透水性を有していたことを考慮
しても，極めて特異的といえる．また，三春 -1 サイトでは，トリチウムなどの地表由来物質が比較
的深部まで到達しており，これらの地下水化学的事実と水文地質構造的特徴は整合的であり，花崗岩
地域における局地流動系の特異点として考慮する必要がある．
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第4章　断層ガウジの岩石鉱物学的特徴に基づく断層の活動性評価手法
　
4.1　はじめに　
　本編中に記したように，2000 年鳥取県西部地震は既知の活断層空白域で発生したものであり，空
中写真判読による活断層やその可能性のあるリニアメントの検出・認定が必ずしも完全なものではな
く，“ 未知の活断層 ” が日本には存在することを知らしめた．従って，空中写真判読を判断基準とす
る活断層認定では認知されていないが，将来活動しうる断層の地質学的実態を明らかにし，未確認活
断層の評価手法を開発する必要があることから，産総研深部地質環境センターでは 2000 年以降，断
層の物質科学的特徴に基づく新たな断層活動性評価手法の開発に向けた検討を進めてきた．その結
果，花崗岩地域に形成される断層に関してはその古地震調査に基づく活動性と断層破砕帯に形成され
る断層岩 ( 断層ガウジ ) の物質科学的特徴にある程度の相関検討があることが示された（宮下ほか，
2011a, b ；間中ほか，2011）．ここでは，それらの成果に基づき，断層活動性評価手法の概要（4.2）
と断層の活動性が断層ガウジの岩石鉱物学的特徴を規制する鉱物反応プロセスに対する定性的モデル

（4.3）および活動性評価に必要な分析手法（4.4）を示す．

4.2　断層活動性と断層ガウジの鉱物学的特徴
　2000 年鳥取県西部地震の余震域周辺では多数のリニアメントが判読され（高田ほか，2003），露
頭では面状カタクレーサイトや断層ガウジ等の断層岩が分布する（小林・杉山，2004）．これら断
層ガウジの頻度，幅，色相等の特徴・空間分布と 2000 年震源断層及び余震域との関係が整理され，
2000 年震源断層と調和的な活動を地質時代を通じて継続してきた断裂帯が確認された（相澤ほか，
2005）．このことから，従来の変動地形学的研究手法では検出が難しい活断層（あるいはその可能性
のある断層）の検出・認定手法として，断層ガウジが利用できる可能性が小林・杉山（2004）によ
り指摘されてきた．2000 年鳥取県西部地震余震域およびその周辺地域を対象としてトレンチ掘削に
よる古地震調査により最近数万年間の活動頻度に差異が認められる余震域のリニアメントとそれ以外
のリニアメントに対して，周辺域に形成されている多数の断層ガウジの産状を調査・整理した結果，
断層の活動性と断層岩の色相に明瞭な関係が認められる．即ち，2000 年地震の余震分布域において
は無彩色−還元色の断層ガウジが卓越し，活動間隔が長い周辺域では酸化色の断層ガウジの卓越する
( 小林，2003)．この特徴は，他の断層（警固断層，野島断層）でも確認され，少なくとも花崗岩地
域の低活動性断層の活動度評価においては，定性的な指標として活用できると考えられる ( 図 4-1：
小林ほか，2006；宮下ほか，2011a)．
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図 4-1　2000 年鳥取県西部地震余震域周辺から採取した断層ガウジの分光測色結果（宮下ほか，2011a）．測定手法につい

ては本章 -3 節参照，鳥取県西部地震余震域の断層ガウジは a* 値の小さな領域（即ち白色〜青白色）にプロットされる．この

傾向は，野島断層 (1995 年兵庫県南部地震の起震断層 ) および警固断層 (2005 年福岡県西方沖地震震源域の陸上延長部 ) の

断層ガウジとも調和的である．

　産総研深部地質環境研究コアでは，断層ガウジの色相変化をもたらしている構成物を明確にする
為，鳥取県西部地域の断層ガウジに対して X 線回折分析および段階溶媒抽出実験による鉱物同定作
業を行った．その結果，余震域における淡緑〜白色断層ガウジの構成物として，緑泥石，イライト，
イライト / スメクタイト混合相が同定され，緑泥石・バーミキュライト．2 価溶存鉄，ゲータイトの
存在が推定された．一方，余震域から離れたリニアメント地域における褐〜赤褐色断層ガウジについ
ては，ハロイサイトが優勢で，ゲータイト，ヘマタイトと結晶性鉄鉱物の存在が推定された．このよ
うな鉱物相（特に含鉄鉱物相）の変化は花崗岩質破砕物の地表近傍での酸化作用を伴う相変化と考え
られ，酸化反応の進行が断層ガウジの色相変化をもたらすと考えられられている（図 4-2：宮下ほか，
2011a；図 4-3：産総研深部地質環境研究コア，2009）．
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図 4-2　鳥取県西部地域に発達する各種の断層ガウジと種々の造岩鉱物の色相分布（宮下ほか，2011a）．

2000 年鳥取県西部地震余震域とその周辺のリニアメントおよび亀裂系に発達する花崗岩起源の断層ガウジと玄武岩質断層ガ

ウジの色調を各種の鉱物（花崗岩に代表的な造岩鉱物及び結晶性の鉄鉱物）の色調を比較．

Ja; ジャルパ鉱， Bt; 黒雲母，Hb; 角閃石，Chl; 緑泥石，鉱物の色相については Nakamura et al ., (1992) による．
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図 4-3　花崗岩質断層ガウジの風化鉱物遷移パスとそれに伴う色相変化（産総研深部地質環境研究コア，2009）．

　このような鉱物相変化が断層活動性の指標となるのは，断層活動により発生する水素ガスが断層岩
を稠密する地下水の酸化還元状態を制御し，結果的に断層ガウジの鉱物相が断層活動に対応する地下
水性状変化変化を鉱物相として顕在化させると考えられている（図 4-4；宮下ほか，2011b）．すな
わち断層ガウジの酸化反応は，地下深部で形成された断層破砕部が隆起活動により，還元帯から酸化
帯に入った時点から進行する．断層が活動しない場合，断層ガウジ（すにわち花崗岩破砕物）には酸
化反応が単調に進行していく（図中のライン (1) ）．一方，酸化帯に入った後に断層破砕帯にズレ運
動を発生すると，岩石破砕による水素ガスが発生し (Kita et al., 1982）断層破砕帯周辺は還元環境
に引き戻される（図中のライン (2) ）．断層運動が繰り返されると，結果的に断層活動の頻度に応じ
て断層破砕の酸化環境への遷移速度が抑制されることになる．このようなプロセスによって，断層活
動度に起因する断層破砕帯の酸化還元環境の差が，断層活動性に対応する断層岩の鉱物相 ( 色調 ) の
差異として検出されると考えられる（図 4-4；宮下ほか，2011b）．
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図 4-4　断層活動と断層ガウジの酸化プロセス（宮下ほか，2011b）．

4.3　断層ガウジを用いた断層活動性評価手法と判断指標
　産総研深部地質環境研究コア（2009；2010) の成果に基づき，断層ガウジを用いた断層断層の活
動性に必要な分析手法を［表 4-1］に，手順の流れ図を［図 4-5］にまとめた．断層活動性評価のう
ち，最近の活動経過期間の長短を判断するには，A) 評価対象の断層における最新の断層ガウジの認定，
B) 断層ガウジの母岩岩種の認定，C) 溶媒逐次抽出分析による各種鉄鉱物相対量比（断層粘土の発色
をもたらす各種鉄鉱物量比）の特定が必要で，これに加え，断層再活動性のポテンシャルを評価する
為には，D) 断層ガウジを構成する断層の起源（震源断層か，分岐断層か，浅所破砕部）の判定が必
要である．これについては，断層岩の構成鉱物種の同定など断層破砕帯の熱履歴解析に加えて，MT 法，
地震波探査等の物理探査による断層の深部構造解析が必要となるが，これら物理探査手法に関しては
本編では触れていない．
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表 4-1　断層ガウジの岩石鉱物種分析項目一覧（産総研深部地質環境研究コア，2010）．

図 4-5　断層ガウジに基づく断層活動性評価手法の流れ図（産総研深部地質環境研究コア，2010）．
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４.4　分析方法
　以下に産総研深部地質環境研究コア (2010；2011)，間中 (2011) による，断層ガウジの岩石鉱物
分析手法について略記するによる．

4.4.1　薄片観察
　断層破砕帯に形成されている断層ガウジの形成順序を判定するためには，野外から断層破砕帯をプ
ロック状に切り出した後，樹脂による固定措置を施し，研磨片あるいは研磨薄片を用いた顕微鏡観察
が必要である．また，断層ガウジの立体的な形成形成状態の確認のためには樹脂固定以前の試料を用
いた微細 X 線 CT 観測も有効である．

4.4.2　色相測定
　断層ガウジおよび花崗岩試料の測色には，分光測色法であるコニカミノルタ製分光測色計 CM-
2600d を使用した．測定条件は以下の通り；照明径φ 11mm，測定径φ 8mm，光源パルスキセノ
ンランプ，分光測色時の観察評価用光源は D65．観察条件として 10° 視野，測定時間は各 1.5 秒．
なお測色時には測色計付属の白色校正板による校正を実施した .
　試料の測色には，自作の色調測定セルを用いた．測定セルは，5mm 厚の白色テフロン 板にφ
13mm，深さ 1mm の窪みをつけたものである．窪みに試料を入れ，ガラス板などで試料表面を平ら
にし，試料の色調を測定する .　測色データは，国際照明委員会によって 1976 年に制定された CIE 
L*a*b* 表色系によって表す .

4.4.3　断層破砕帯の母岩認定手法　
　地表に露出する風化作用や変質作用を被った岩石（すなわち現地性風化岩や堆積岩類）につい
て，その原岩を化学組成から推定する方法が数多くの研究者によって議論されている（たとえば
McLennan et al., 1993; Condie, K.C., 1993; Fedo et al., 1995; Nesbitt and Markovics, 1997）．
これらは，水−岩石反応によって動きやすい元素と動きにくい元素を区別したり，比較的動きやすい
元素ではあるけれども直ぐに風化鉱物に取り込まれる元素などを考慮して，原岩の判別に有効な元素
が議論されている．また，Taylor and McLennan (1985) では海水中の滞留時間が短い元素は環境
変化に強く動きにくいとして，堆積岩類の起源物質の特定に有効と議論している．このような検討の
末に，原岩の推定に有用な主要元素には Al と Ti があり，微量元素には La, Ce, Sc, Y, Th, Zr, Ga, 
Nb, Hf, Ta, V などがあるとされている．また，岩石の風化作用や変質作用が進むにつれて，これら
の岩石中の濃度は変化する．たとえば，風化作用により動きにくい元素が残留すれば，これらの絶対
濃度は相対的に上昇する．一方，風化作用により極端に風化耐性のある石英（SiO2）が濃集したり，
粘土鉱物の生成によって H2O 量が増加すると元素の希釈効果が生まれる．このようなことから，絶
対濃度による議論では原岩の特定に困難が生じる可能性がある．そこで，一般には動きにくい２つの
元素を利用した元素−元素比での解析が必要となる．
　原岩の推定に必要なもうひとつの要素として，元素−元素比の組み合わせには，苦鉄質岩石に卓越
する元素と珪長質岩に卓越する元素を組み合わせることがあげられる．これによって，岩石種の違い
を区分することが容易となる．例えば，Ti/Zr と La/Sc を組み合わせた図では，高 Ti/Zr かつ低 La/
Sc の部分に玄武岩起源の風化砕屑物がプロットされ，低 Ti/Zr かつ高 La/Sc の部分に花崗岩起源の
風化砕屑物がプロットされる．このようにして，砕屑物の原岩を特定していくのである．
　断層粘土の化学組成が形成される主要プロセスは，野外での観察から，最初の破壊過程によって細
粒化した鉱物（もしくはメルトや変成鉱物となった物質）が，後の地層水の流入で変質・風化作用を
被ることであると判断される．このことは，この間に起こる化学的プロセスは基本的に水−岩石反応
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（もしくはメルト−岩石反応との複合）であり，上述の堆積岩や風化砕屑物で起こっている元素の再
配分と大きく変わらない．
　ここでは，断層ガウジの全岩化学組成分析 ( 全岩主成分及び微量元素組成分析；分析手法は : 蛍
光 X 線分析，ICP 等 ) 結果を用いた原岩判別図として，Th/TiO2 vs Zr/TiO2 図，Th/Sc vs Zr/Sc 図，
Th/V vs Zr/V 図を［図 4-6］を示す．これらの図では右上のプロットほど酸性岩起源であり，左下
ほど塩基性岩起源となる．テスト試料（鳥取県西部地域に分布する花崗岩および玄武岩，神奈川県丹
沢山地の塩基性緑色岩およびそれ等を起源とする断層ガウジ）に対して有効に機能した．特筆すべき
ことは，断層ガウジの色相が様々であるにもかかわらず，それらの原岩が特定できたことで，見た目
で同一色 ( 白色 ) に近い断層粘土であるにもかかわらず，それぞれの原岩の違いが可能である（産総
研深部地質環境研究コア，2010）.

図 4-5　断層ガウジおよびそれに関連する岩石の判別図（産総研深部地質環境研究コア，2010）．

4.4.4　溶媒逐次抽出分析
　粉砕した岩石試料 2g を順次以下の 4 種類の抽出液で処理した．粉砕試料は 4 種それぞれの分析に
先立ち，c-1）で後述する方法により色度測定を行う．なお本手法は，間中ほか ( 印刷中 ) に記載さ
れており，本稿はその採録である．

4.4.4.1　抽出試薬
　i）16.1g/L のシュウ酸アンモニウムにシュウ酸を添加（およそ 10 g/L 程度）し，pH3.0 に調整し
た溶液（TAO 試薬）
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　ii）0.3M クエン酸三ナトリウムと 0.2M 炭酸水素ナトリウムの混合溶液（pH はおよそ 8.5），岩
石試料 1g につき 1g の亜ニチオン酸ナトリウムを加える (CDB 溶液 )
　iii）6M HCl 溶液
　iv)  HF 溶液

4.4.4.2　抽出作業
第１段階（TAO 抽出）
　2g の試料にシュウ酸とシュウ酸アンモニウム混合溶液の TAO 試薬 40mL を加え，暗室（もしく
はアルミ箔で反応容器をくるむ）において室温で４時間振とうさせる．抽出液と残渣は 3000 回転で
15 分程度の遠心分離をした後，0.45 μm メンブレンフィルターでろ過する．遠沈管の中の残渣を洗
浄するために，抽出液 10mL を加えよく攪拌したのちろ過を行う．さらに蒸留水 10mL でろ紙上の
残渣を洗浄・回収する．ろ過液と洗浄液をあわせた抽出液はフラクション１として後述する溶液分析
に供する．残渣はデシケータ中で乾燥させ，乾燥後，前述の方法により色度測定を行う．
第２段階（CDB 抽出）
　色度測定後，残渣を精秤し，クエン酸三ナトリウムと炭酸水素ナトリウムの混合溶液 60mL を加
え 85℃まで加熱した後，試料 1g につき 1g の亜ニチオン酸ナトリウムを加え 30 分攪拌する．抽出
液と残渣を遠心分離し，抽出液はろ過した．遠心分離の残渣については同様の抽出操作を繰り返した．
抽出液をあわせ，硫化物の沈殿を防ぐために硝酸と塩酸を適量加え，時計皿で蓋をして溶液が透明に
なるまで煮沸した．この抽出液はフラクション２として後述する溶液分析に供した．遠沈管の中の残
渣を洗浄するために，抽出液 10mL を加えよく攪拌したのちろ過を行った．さらに蒸留水 10mL で
ろ紙上の残渣を洗浄した．残渣はデシケータ中で乾燥させた．乾燥後，前述の方法により色度測定を
行う．
第３段階（HCl 抽出）
　色度測定後，残渣を精秤し，6M 塩酸 60mL を加え，85℃で２時間攪拌したあと抽出液と残渣を
前の抽出操作と同様に分離した．抽出液はフラクション２として後述する溶液分析に供した．遠沈管
の中の残渣を洗浄するために，抽出液 10mL を加えよく攪拌したのちろ過を行った．さらに蒸留水
10mL でろ紙上の残渣を洗浄した．残渣はデシケータ中で乾燥させた．乾燥後，前述の方法により色
度測定を行う．
第４段階
　前述の (2) で指定した方法により色度測定後，残渣を精秤し，HF 処理を行う．得られた溶液およ
び残渣は同様に分析する．
溶液分析
　各試料に対して，前述の手法により溶出した 4 種の溶液に対して，Fe，Ca，K，Mg，Mn，Al の
６元素について原子吸光法により分析する．

4.4.4.3　余震域とそれ以外の地域のガウジの判別　　
　テストフィールド（鳥取県西部地域）における，2000 年鳥取県西部地震余震域とそれ以外のリニ
アメントに形成する断層ガウジに対する逐次選択抽出分析結果からは，両者のガウジを明瞭に区分す
ることができた（産総研深部地質環境研究コア，2011；間中ほか，印刷中）．図 4-7 にその判別図を
示すが，本テストフィールドと気候環境が異なる地域においてもこの判別図をそのまま使用できるか
否かについては今後のさらなる研究が必要である．
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図 4-7　逐次選択抽出分析データに基づく，余震域および日南湖リニアメントに分布する断層ガウジの判別境界図（産総研深

部地質環境研究コア，2011；間中ほか，印刷中）．○ = 余震域ガウジ試料，● = 余震域風化 花崗岩試料

4.4.5　粉末Ｘ線回折分析
4.4.5.1　全岩試料の粉末 X 線回折分析
　試料は乾燥機において 50℃以下で 24 時間以上乾燥させ，粉砕（200mesh, 95%pass）し，分析
試料とする．微粉砕された粉末試料は 0.700g を上限として量りとり，X 線回折用アルミニウムホル
ダーに充填して不定方位試料とする．試料量の少ないものについては，小型のアルミニウムホルダー
に充填して測定を行う．

4.4.5.2　粘土粒子径試料の粉末 X 線回折分析　
　試料に含まれる <2 μ m 径粒子を分離し，分析試料とする．試料は 500ml ビーカーにとり，蒸留
水を加えて超音波洗浄機，攪拌機を用いて 30 分程度分散させる．室温で静置し，分散状態を確認し
た後，Stokes の法則に従って所定時間・所定深度より上の上澄み液を採取する．分散の不十分な試
料については，分散剤として 1N の水酸化ナトリウムを適量加え，水中への粒子の分散を促す．その
後，遠心分離による固体粒子の濃集操作を数度繰り返して，所定の画分の固体粒子を濃集・回収する．
粗粒な画分についても同様操作により濃集させる．
　回収した画分試料の懸濁液を，スライドガラスに無限厚さを保つように塗布し乾燥させ，X 線回折
試験を行う．なお，塩の析出により適切にスライドガラス上に試料が定置しない場合は，遠心分離に
より粘土画分を数度，蒸留水で洗浄した．

Target：Ｃｕ（Ｋα）  Monochrometer：Graphite 湾曲
Voltage：40KV   Current：40mA
Divergency Slit：1/2°  Scattering Slit：1/2°
Recieving Slit：0.3mm  Scanning Speed：1°/min
Sampling Range：0.02° Scanning Range：2-50°
Detector：SC   Scanning Mode：連続法
Calculation Mode：cps

4.4.5.2.1　定方位法によるエチレングリコール処理試料の X 線回折
　定方位法による未処理 X 線回折で測定した試料に対し，エチレングリコール処理を Vapor 法によ
り行い測定を行う．処理方法は，金網を敷いて底上げした容器内にエチレングリコールを流し込み，
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金網上にスライドガラスに塗布したサンプルを置く．容器は密封し，70℃程度に加熱した乾燥機内
で焼く半日間加熱した．サンプルが十分にエチレングリコール蒸気を吸収した後，X 線回折を行った．
測定条件は，ｂ）に示される定方位法による未処理 X 線回折と同様である．

4.4.5.2.2　定方位法による K イオン飽和処理試料の X 線回折
　各画分の固体粒子を含む遠沈管に 1N の CH3COOK 溶液を加え，内容物をよく混ぜ，遠心沈降さ
せて上澄みは廃棄する ( 遠沈洗浄 )．水を加えて遠沈洗浄を 2 回行い，過剰の塩溶液を除いた．水を
よくきり，少量の水を加えてスライドガラスに無限厚さを保つように塗布し，乾燥させ X 線回折測
定を行なう．測定条件は，ｂ）に示される定方位法による未処理 X 線回折と同様である．

4.4.5.2.3　定方位法による Mg イオン - グリセロール飽和処理試料の X 線回折
　1N の（CH3COO）2Mg 溶液を用い，K イオン飽和処理と同じ手順で Mg イオン飽和処理定方位
試料を作成した．得られた試料を Vapor 法によりグリセロール処理した．なお，処理温度は 100℃，
加熱時間は約 4 時間である．測定条件は，上記示される定方位法による未処理 X 線回折と同様である．
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第5章　生物化学（微生物）調査手法

　地表からの掘削を想定する概要調査段階では，岩芯試料や揚水地下水を用いた調査が地球化学特性
評価と並行して想定される．微生物は地表の ( 例えば土壌中 ) の 100 また 100 万分の 1 の細胞数で
しか地下深部には存在しないことが知られる (Whitman et al.，1998)．従って，地表からの汚染を
最小限とすること，および汚染を評価することが肝要となる．

5.1　汚染防止と評価
　地層処分が想定される固結した岩体を対象にした掘削は，未固結な堆積物の掘削で用いられる掘削
流体を必要としないピストンコアを用いた調査手法は適用できず，掘削流体を循環させながらロータ
リーコアバレルを用いて掘進する工法が採用される．掘削流体は圧力を高くして孔内に注入されるの
で，亀裂等の明瞭でない多孔質媒体であっても内部に浸透する可能性があり，亀裂が連続する限り掘
削流体が，岩芯のみならず周辺岩体にも浸入するため，特に亀裂系媒体 ( 結晶質岩や頁岩等 ) は，地
下水のみならず微生物の汚染も不可避である (Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．従って，亀裂
系媒体は掘削後に多段の採水装置を挿入して，掘削影響からの回復をモニタリングし，ベースライン
を調査する必要がある (Fukuda et al.，2010)．掘削流体として清水を用いることが望ましいが，泥
水は孔壁崩壊や溶存ガスの逸散を防止する上で有利である．また泥水のベントナイトに加え，乳化剤
や安定剤等の有機物を加える必要も場合によって生じるので (Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)，
微生物調査と共にコロイド・有機物のデータが概要調査時に取得できない可能性は十分考えられる．
　掘削時は微生物学的な作法に従い，コアバレル，ライナーやビット等の掘削流体を介してコアに汚
染をもたらす可能性のある機材は，洗浄・滅菌されることが望ましい (Phelps et al.，1989)．近年は
スチームクリーナーを用いて安価に洗浄・滅菌が可能である (Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．
また，食品関連やプール等の滅菌に用いられる次亜塩素酸ナトリウ希釈液 (Suzuki et al.，2009) や
70％エタノールの噴霧による滅菌も掘削現場でも可能である．
　微生物汚染の評価として海洋科学掘削で用いられる蛍光ビーズを用いた手法が挙げられる (Smith 
et al.，2000)．蛍光ビーズは毒性のない蛍光色素と微生物大の球状のゴム ( 直径 0.5 μ m が最も一
般的 ) から構成される．しかし，無限希釈が期待される海洋中への適用と比べて，生活圏と近い陸
上掘削では適用には慎重にならざるを得ない．また，陸上掘削では特に地層処分の研究開発におい
て，可溶性の溶質蛍光トレーサーが地球化学調査の掘削流体の汚染率算定のために用いられている
(Fukuda et al.，2010)．人体への影響が詳細に調べられており安全性が保証されるウラニン，アミ
ノ G 酸・ナフチオン酸ナトリウム等が用いられ，微生物汚染を評価する上でも重要な指標となり得
る (Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．

5.2　サンプリングと試料保存
　岩芯試料を入手した瞬間から，地下深部の採取場所とは異なる温度圧力条件であり大気酸素にも接
するため，まず岩芯試料は窒素パージしたガス非透過性のバック中に酸素除去剤と共に密封して冷蔵
保存する必要がある (Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．しかし，概要調査時は岩芯記載に重点
が置かれる場合が多いので，1m または 1.5m 長に分割したコアをそのまま，酸素除去剤と共に真空
シーラーを用いて密封して横長の冷蔵庫に冷蔵保存し，岩芯記載時は開封する等して変質を防ぐこと
が望ましい．亀裂系岩体では掘削流体により汚染が深刻なため岩芯を対象とした微生物調査の優先度
は低いが，多孔質媒体である堆積岩は岩芯記載後に速やかに掘削流体の浸入が起こりうる岩芯の外
縁部を削ぎ，間隙水抽出を行うと共に，残りの岩芯試料を下記の目的で適切な保存する必要がある
(Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．
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1) 堆積岩 2-10ml 程度を全菌数測定用に 2-4% ホルマリンまたはパラフォルムアルデヒド溶液に固
定し冷凍保存．蛍光ビースを投入している場合は，この保存試料を観察して汚染の評価を行う． 
定量下限は特別な濃縮をしない限り堆積物 1 cm3 当り 105 cells 程度であり，DNA 染色試薬と
して SYBR Green I を使用すると鉱物粒子との区別が付きやすい (Morono et al.，2009)．

2) 堆積岩 2-10ml をガス分析用に 10%NaOH 入りバイアル瓶に入れゴム栓で密封して室温保存
(Mangelsdorf and Kallmeyer，2010)．重機付近で密閉すると炭化水素・一酸化炭素・水素ガス
の濃度が高くなるので，できるだけ換気性の良い場所で密封する事が望ましい． 
分析するガスは CO2, CH4, NO2 および H2 を対象とする (Suzuki et al.，2009; Fukuda et al.，
2010)．安定同位体組成を測定すると生成過程が推定できる．間隙水中の硫酸と硫化水素の硫黄
安定同位体組成測定を行っても同様にこれらの化合物の生成過程を推定できる．

3) 代謝活性測定用に 50ml 以上，外縁部を除いた岩芯を酸素除去材と共に真空パックし 4℃で冷蔵
保存する．ガス態または間隙水中に溶存化学種として含まれる電子受容体と供与体の消費速度を
測定する．感度を向上させるには放射性同位体または安定同位体を用いた室内試験が効果的であ
る (Suzuki et al.，2009)．

4) 遺伝子解析用には短めのホールラウンドのコアの外縁を除かない状態でも良いので，至急−20℃
に保存（長期保存は -80℃）することが望ましい．微生物の増殖速度は速く，4℃で冷蔵保存し
ても微生物が数日内に細胞数が増加する事例も知られる．汚染のない岩芯内部から DNA を抽出
した後，遺伝子増幅装置 (PCR) による DNA コピー数の定量や，クローニングによる群集構造組
成を明らかにする (Kouduka et al.，2011)．

　上記の保存を行えば，数ヶ月程度は最低で試料保存が可能であり，地球化学やその他の調査で微生
物活動が示唆される結果が出てからでもデータ取得が可能である．また，本格的な調査が想定される
精密調査段階に取得するデータとも比較可能であり，特に地下施設建設の地下微生物生態系に及ぼす
影響を把握するためのデータとして利用される．
　地下水の場合は亀裂系と多孔質媒体の両者でデータ取得が可能である．ポンプ揚水の場合は，地
上の孔口付近でチュービングを介してサンプリングする (Fukuda et al.，2010)．一方，耐圧仕様の
ステンレス製容器を採取深度付近まで投下しサンプリングを行う場合も考えられる (Suzuki et al.，
2008)．前者は滅菌した容器に直接サンプリングすれば良いのに対し，後者は採取容器を滅菌できな
い場合は外側と内側を良く微生物を取り除いた溶液で良く洗浄してから孔内に投入するのが望まし
い．地下水は２L 程度を最低取得して，50-100ml は菌数測定用に，ガスは採取容器からの場合は経
験のある研究者が全量抽出を行い，チュービングからの採取の場合は真空バイアルビンに採取する．
代謝活性用はフィルターに微生物細胞を濃縮して，そのフィルターを酸素除去剤と真空パックし冷
蔵保存する．遺伝子解析は 1L 以上の地下水からフィルターに微生物を回収して -20℃（長期保存は
-80℃）で保存する．試料保存後の分析事項は堆積岩と同様である．
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