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１．はじめに

　火山や地熱活動による岩盤の温度上昇，熱水対
流の発生，火山ガス・地熱流体の地下水への混入
等の諸現象は，高レベル放射性廃棄物の地層処分
におけるサイト選定や地層処分システムの設計・

施工等に際して十分に留意する必要がある（例え
ば，原子力委員会，１９９７：原子力安全委員会， 
２００２） 1，2）。特に，精密調査地区の選定にあたっては，
「対象地層等において自然現象による地層の著し
い変動が長期間生じていないこと」が法定要件と
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　火成岩や堆積岩等によって構成される地質体は，その形成以降，マグマの貫入や熱水対流系の形成等といった

局所的な熱的影響を被る場合がある。地質環境の長期安定性を評価するといった視点からは，過去数10万年ある

いはそれ以前に生じた局所的な熱的影響を評価することが重要である。そのためには，対象地域やその周辺にお

いて火成岩体の貫入や熱水活動の痕跡等の存在を確認するとともに，対象地域における地温の変遷を明らかにす

るための調査技術が必要となる。

　本報では，地質環境の長期安定性に関する研究の一環として，地質温度計の原理や適用事例についてレビュー

を行い，それぞれの手法の適用性や利点・問題点をまとめるとともに，対象地層等において生じた過去の熱的イ

ベントの存在の確認や現在までの地温の変遷を明らかにするための体系的な調査手法の構築に向けた方法論を示す。

　Development of the research technologies for geotectonic events has been carried out to evaluate the long‐term stabil-
ity of geological environment. In terms of the effects of geothermal activity, it is necessary to estimate the geothermal re-
gime and thermal history on any given site. This paper describes the current status on techniques for determining paleo‐
temperature using geothermometer, and presents a concept of the systematic research techniques. The application of geo-
thermometer, especially thermochronology, has been effective in the studies on the cooling history of geological body and 
the paleo‐geothermal structure at depth.
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して示されていることから（特定放射性廃棄物の
最終処分に関する法律＜平成１２年法律第１１７ 
号＞），過去における熱的イベントの存在の確認や
地下の岩盤温度（地温）の変遷を把握するための
調査技術を整備することが不可欠となる。
　火成岩や堆積岩等によって構成される地質体
は，その形成以降，現在に至るまでに続成作用や
変成作用等に加えて，マグマの貫入や熱水対流と
いった局所的な熱的影響を被っている場合があ
る。地質環境の長期安定性を評価する観点からは，
過去数１０万年あるいはそれ以前に生じた局所的な
熱的影響を評価することが重要である。そのため
には，対象地域やその周辺において火成岩体の貫
入や熱水活動の痕跡等の存在を確認するととも
に，対象地域における地温の変遷を明らかにする
ための調査技術が必要となる。
　一般に，過去の地質体の温度（古地温）を推定
するためには，地質温度計（Geothermometer）に
よる方法が用いられる。地質温度計は，相平衡，
化学平衡や化学反応速度における温度依存性の強
さを利用することによって地質現象の温度を推定
する方法であり，物理時計の機能を有する熱年代
学的手法や有機物の熟成度を利用した手法なども
含め，様々な手法がある。特に，熱年代学的手法
については，後述するように古地温とそれを獲得
した時点（年代）が一義的に定まることから，古
地温の変遷を明らかにする目的において強力な手
法に位置づけられる。また，隆起速度が大きい地
域等，古地温を獲得した時点における深度に関す
る情報が必要な際は，圧力依存性の強さを利用し
た地質圧力計（Geobarometer）を地質温度計と共
に用いることにより，過去の地温勾配や地殻熱流
量を推定することが可能となる。
　本報では，地質環境の長期安定性に関する研究
の一環として，地質温度計の原理や適用事例につ
いてレビューを行い，それぞれの手法の適用性や
利点・問題点をまとめるとともに，対象地層等に
おいて生じた過去の熱的イベントの存在の確認や
現在までの地温の変遷を明らかにするための体系
的な調査手法の構築に向けた方法論を示す。

２．地質温度計の概要

　地質温度計とは，相平衡，化学平衡や化学反応
速度の温度依存性を利用することにより，地質現
象の温度を推定する方法である。地質温度計が適

用できる温度範囲や地質条件は，それぞれの手法
によって異なる上，推定される古地温の精度や誤
差も様々である。本稿で紹介する地質温度計は，
原理の違いに基づき６つの手法（Ⅰ熱年代学的手
法，Ⅱ流体包有物，Ⅲ鉱物の構造・化学組成，Ⅳ
有機物の熟成度，Ⅴ変質鉱物の組合せ，Ⅵ安定同
位体交換反応）に区分した。
　以下では，Ⅰ～Ⅵの各手法について原理や特徴
等の概要を述べる。なお，各手法についてさらに
細分される手法ごとの原理と特徴［測定対象，適
用分野，長所・短所，適用年代（熱年代学的手法），
温度範囲，適用性・精度，課題］については表１
～１２に整理した。

２．１　熱年代学的手法　（地質温度計Ⅰ）

　熱年代学的手法は，以下に述べるような岩石や
鉱物中に含まれる放射性核種の壊変（放射壊変）
による物理時計の機能を有するため，古地温とそ
れを獲得した時点（年代）が一義的に定まる手法
である。
　測定対象鉱物における放射壊変の痕跡（娘核種
の蓄積，自発核分裂の飛跡，線量効果）は，物質
の出入りのない閉鎖系となった温度（閉鎖温度）以
下になって初めて保持されるようになる。放射年
代測定は，測定対象とする系（鉱物あるいは鉱物
中の元素や同位体）が閉鎖温度まで低下した時点
が，痕跡の蓄積開始の起点となることを利用して
いるため，その年代値は熱的な意味を持つ。
　閉鎖温度については，鉱物，元素や同位体手法
によって異なり，Dodson（１９７３） 3）の数学的モデ
ル等に基づきそれぞれ推定されている（表１～
５）。このことから，閉鎖温度の異なる複数の系を
利用することにより，試料が経てきた温度変化を
時間軸とともに明らかにすることができる。ただ
し，同一の系でも冷却速度の変化に伴い閉鎖温度
が変化する点については注意する必要がある（例
えば，兼岡，１９９８の解説） 4）。

（１）放射壊変による同位体比の時間変化を利用し
た手法

　各元素や同位体においては閉鎖温度以下となっ
た期間中は，放射性核種の壊変により生じた娘核
種としての放射性同位体が時間とともに増大して
いく。そこで，同じ元素の安定同位体との比の変
化を利用することにより閉鎖温度以下となった期
間（年代）を求めることができる。一般には，カ
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リウム－アルゴン法（K‐Ar法），ルビジウム－ス
トロンチウム法（Rb‐Sr法），（ウラン－トリウム）
／ヘリウム法［（U‐Th）/He法］等が多く用いられ
ている（表１～３）。
　対象とする地質体の過去から現在までの温度変
化については，そこに含まれる複数の鉱物，元素
や同位体の年代値と閉鎖温度から推定できる。例
えば，K‐Ar法では，普通角閃石，黒雲母，カリ長
石の閉鎖温度は，それぞれ５００～７００℃，３００±５０℃，
１１０～１８０℃ と求められており（兼岡，１９９８） 4），こ
れらの鉱物のK‐Ar年代を測定することにより，
７００～１００℃ 程度の範囲での岩石の冷却過程を推定
することができる。しかしながら，これらの鉱物
が熱水や地下水等による変質作用あるいは風化作
用を受けた場合には，Arの損失によって閉鎖系が
成立せず，新鮮な岩石とは異なる年代値を示すこ
とがある。そのため，最近では40Ar/39Ar法によっ
て，１つの試料について，人工的に異なる温度を
与え，試料中の異なったArの保持場所から脱ガス
させ，複数の年代値を得ることにより，40Arの散逸
や過剰40Arの影響を客観的に評価する試みが行わ
れている。この手法によって得られる年代値の相
対精度は，同位体比が一つの質量分析計から得ら
れるため，非常に高い（宇都，１９９５） 5）（表１）。
　一方，娘核種の損失現象を逆に利用することに
より，二次的な再加熱によって岩石・鉱物が被っ
た温度を推定することが，各鉱物，元素や同位体
の閉鎖温度と比較・検討を行うことにより可能で

ある。例えば，貫入岩周辺の母岩の一部の鉱物に
ついてK‐Ar年代の若返り現象が認められる場合
があるが（例えば，梅田ほか，２００１） 6），これは貫
入岩が周囲に及ぼした熱的影響によるものと考え
られる。年代値の若返り現象が認められる母岩の
被熱温度は，若返りを示した鉱物の閉鎖温度近く
まで一定期間達したことが推定される。
　K‐Ar法は，造岩鉱物の多くに適用でき，測定可
能な年代も数万年から数億年以上に及ぶことから
汎用性は高いものの，１００℃ より低い温度領域の獲
得時期を見積もることは困難である。このような
ケースには，最近用いられるようになってきた

（U‐Th）/He法を利用することで，低温領域に達し
た時期について見積もることも可能となっている。
　（U‐Th）/He法は，Ｕ，Thのα壊変によって生
じた放射起源のヘリウムの量とＵ，Thの同位体比
を測定することによって年代値を得ることができ
る手法である。原理的にＵやThを含む鉱物が測定
対象となる。それらのうち，アパタイトやジルコ
ンについては既に実用化されている（表３）。放射
起源ヘリウムの生産速度は比較的速いことから，
この手法は数千万年以内の年代測定に適用性があ
る。閉鎖温度については，アパタイトで６８±５℃，
ジルコンで１７０～１９０℃ と推定されている（例えば，
Farley, 2000; Reiners et al., 2004） 7，8）。

（２）放射壊変による放射線損傷を利用した手法
　この手法は，放射壊変による放射線損傷（放射
性核種の自発核分裂飛跡，格子欠陥中の不対電子
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表１　地質温度計の特徴（Ⅰ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

K‐Ar法は，放射性同位体である40Kは，β ‐壊変により40Ca，電子捕獲により40Arとなるが，このうち40Arへの壊変現象を利用して閉鎖温度以下となった期間（年代）を
求める手法である。風化作用や熱水等による変質作用によってArの損失が生じた場合，年代値が新鮮な岩石に比べて若返る。

K-Ar
法

１

今後の課題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲適 用 年 代短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　　象

年代値の若返り
現象を地質温度
計としての活用
を進める。

カリウムの定量法は炎光光
度法の方が原子吸光分析法
よりも確度が高いため誤差
が小さくなる（標準試料で
２４％減少）。５０）

５０万年より古い試料で
は38Ar量が極端に少ないの
で初生Ar同位体比の推定の
必要性は低く，年代計算の
際に無視できる。また，放
射起源の40Ar量が多いた
め，同位体希釈法が定量精
度が良く，測定が簡便なた
め有利である。５）

K‐Ar法の変形である40Ar/ 
39Ar法を併用した場合，40Ar
の散逸，過剰40Ar等の存在
を客観的に判断することが
可能。５）

閉鎖温度（冷却速度）
・角閃石
510±20℃(30℃/Ma) ４４），
500±75℃(10℃/Ma) ４５）
・黒雲母
300±50℃(30℃/Ma) ４６），
270±40℃(10℃/Ma) ４５），
・白雲母
350±50℃(30℃/Ma) ４７），
・微斜長石
150±30℃(30℃/Ma) ４８），
・絹雲母（セリサイト）
350℃(5℃/Ma) ４９）

40Kの半減期が
１２．５億年，原理
的には地球生成
時から10Ka程
度までの広い範
囲に適用可。４）

風化・変質によ
るArの損失によ
る年代値への影
響。４）

過剰Arの存在に
よる年代値への
影響。４）

Kは天然の試料に
比較的多く存在す
るので適用できる
鉱物の種類が多
い。４）

Arは反応性の少な
い希ガスなので微
量のガス量で測定
が可能。４）

測定可能な年代範
囲が広い。４）

花崗岩類の冷
却史

鉱物脈，粘土
脈の生成年
代，古地温

変成岩の変成
年代，古地温

堆積岩の供給
源の年代，古
地温

全岩
鉱物
・角閃石類
・雲母類
・長石類
・準長石類
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等の存在）が，閉鎖温度以下となってから蓄積す
ることを利用するものである。238Uにおいて発生
する自発核分裂の飛跡（トラック）を利用するも
のとしてフィッション・トラック法（FT法）があ
り，ウラン系列・トリウム系列・40K等による放射
線を結晶中に吸収した結果として生じる格子欠陥
中の不対電子等の存在を利用するものとして熱ル
ミネッセンス法（TL法），電子スピン共鳴法（ESR
法）等がある。FT法においては，天然試料におけ
る238Uによる自発核分裂の際に分裂片が結晶中に
残したトラックの単位体積あたりの密度がウラン
濃度と時間の関数であることを利用している。そ
のため，試料のウラン濃度とトラック密度から閉

鎖温度以下となった期間（年代値）を算出するこ
とができる（表４）。また，TL法やESR法におい
ては，天然試料における格子欠陥・不対電子の蓄
積量に対し，自然放射線による単位時間あたりの
格子欠陥・不対電子等の存在量を得ることによっ
て閉鎖温度以下となった期間（年代値）が算出さ
れる（表５）。
　FT法の閉鎖温度は，アパタイト，ジルコンで，そ
れぞれ１３０±３０℃，～２４０℃（兼岡，１９９８） 4）であ
り，対象とする温度領域が比較的低く，冷却速度
に伴う閉鎖温度の誤差も数十 ℃ 以内である（表
４）。238Uの自発核分裂の半減期は１０15～16年程度と
非常に長いため，年代測定のレンジも数億年～数
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表３　地質温度計の特徴（Ⅰ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

Ｕ，Thを含む鉱物中の238U，235U，232Thは，それぞれ206Pb，207Pb，208Pbにα壊変する。(U‐Th)/He法は，Ｕ，Thを含む鉱物より壊変過程において発生したα粒子の量
（4Heの量）とＵ，Thの同位体比を測定することにより，閉鎖温度以下となった期間（年代）を求める手法である。それぞれの半減期は238Uは４４．７億年，235Uは７．０億年，232Th
は１４１億年である。

(U‐Th)
/He法

３

今後の課題
適 用 性 お よ び
精 度 に 関 す る 情 報

温 度 範 囲適用年代短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　　象

年代値較正用と
して幅広い年代
の標準試料が必
要である。５８）

アパタイトとジ
ルコン以外の鉱
物の実用化。５９）

Ｕ，Thを 含 む
様々な鉱物につ
いてHeの閉鎖
温度や部分保持
温度帯を明らか
にしていく。

試料の結晶表面付近は親核種
のα壊変で生じたHe原子核
は初速度により親娘再配置が
生じることから，一部が結晶
外部に失われる。５７）

このため自形度が高くアパタ
イトの場合は７５μmより大き
い必要がある。５７）

不確定分は最も詳細にHeの
拡散が解析された場合におい
て±5℃(2σ)であり，一般で
はこの２倍程度となる。５７）

閉鎖温度
・アパタイト
68±5℃
（冷却速度10℃/Ma） ７）
・ジルコン
170～190℃
（冷却速度10℃/Ma） ８）

・チタナイト
約200℃ ３９）

・ヘマタイト；約１２０℃
(冷却速度1,000℃/Ma） ５６）
・モナザイト；約２２０℃ ３９）

部分保持温度帯
アパタイト；３５～７５℃ ４０）

238Uの半減期
が４４．７億年。

最も若い測定
値は火山岩中
アパタイトの
０．３３Ma。５５）

１００万年前より若
い年代はＵ，Th系
列の非平衡の影響
あり。５５）

閉鎖温度が他の
手法よりも相対
的に低い。３９）

ヘリウム（アパ
タイト）の部分
保持温度帯は
FT法（アパタイ
ト）におけるト
ラック長部分短
縮温度帯よりも
低い。５４）

火成岩体の冷
却史解析

造山帯の上昇
冷却史解析

熱水変質時の
古地温

貫入岩周辺の
古地温

・アパタイト
・ジルコン
・(チタナイ
ト)
・(ヘマタイ
ト)
・(モナ ザ
イト)
・(ガーネッ
ト)

表２　地質温度計の特徴（Ⅰ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

Rb‐Sr法は，87Rbがβ －壊変により半減期４８８億年で87Srとなることを利用した手法である。原理的には地球生成期から数百万年程度までの広い範囲にわたって，閉鎖温
度以下となった期間（年代）を求めることが可能であるが，一般的には１千万年より古い年代を対象に用いられている。鉱物生成以前から87Srは存在していたことか
ら，通常，非放射性の86Srの量を基準に用いて同一岩体中の３つ以上の試料から87Sr/86Srおよび87Rb/86Srの値を求めて初生の87Sr/86Srを推定し，最小自乗法により傾き
が年代に対応する直線（アイソクロン）を得て，年代計算を行う（アイソクロン法）。

Rb‐
Sr法

２

今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲適 用 年 代短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　　象

年代値の若返り現
象を地質温度計と
して利用する。

87Sr/86Srは試料によって大
きく異なることが判明して
おり，通常アイソクロン法
を適用する。87Sr/86Srの仮
定値による単独試料からの
年代計算は，仮定による年
代値の影響が少ない場合の
みに適用される。５３）

岩石試料に対してはK‐Ar
法に次いで多く用いられて
いる。５３）

Srの同位体比の測定には表
面電離型質量分析計を用
い，SrおよびRbの濃度測定
は質量分析計を用いて同位
体希釈法で行う方法が最も
再現性が良い。５３）

閉鎖温度（冷却速度）
・黒雲母
310±50℃(30℃/Ma) ５１）
310±40℃(10℃/Ma) ４５）
・白雲母
500±50℃(30℃/Ma) ５２）
・微斜長石
320±50℃(30℃/Ma) ５１）
340±40℃(10℃/Ma) ４５）
・正長石
350±50℃(30℃/Ma) ５１）
360±40℃(10℃/Ma) ４５）

87Rbの半減期が
４８８億年，原理的
には地球生成時
から数Ma程度
までの広い範囲
に適用可。４）

RbおよびSrは相
対的に移動しや
すく，変成温度
程度でも鉱物間
での移動を起こ
す。また熱水や
地下水，海水な
どによる影響を
受けやすい。４）

Rbは天然の試
料に比較的多く
存在するので適
用できる鉱物の
種類が多い。４）

測定可能な年代
範囲が広い。４）

岩石の変成年
代，古地温

花崗岩類の冷
却史

全岩
鉱物
・雲母類
・長石類
・準長石類
・角閃石類
・イライト
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万年前と広範に及ぶ。また，試料のトラック長は，
生成時にほぼ一定であるが，再加熱を受けた場合
トラックが短縮する性質を有し，一旦短縮したら
二度と元の長さに回復することはない。室内実験
により，再加熱された温度・時間とトラック長の
短縮率には一定の関係が認められていることから

（アパタイト：Laslett et al., 1987; Ketcham et al., 
1999，ジ ル コ ン：Yamada et al., 1995; Tagami et 
al., 1998） 9，10，11，12）トラック長測定を行うことによ
り，再加熱を受けた温度と時間を推定することも
可能である。実際に，貫入岩周辺の母岩中の普通

角閃石や黒雲母のK‐Ar年代において若返り現象
が認められない場合にもトラック長の短縮が生じ
ている例が報告されており（梅田ほか，２００１） 6），
FT法は低温領域における熱的イベントの存在の
確認や熱的影響範囲の検討に有効な手法であると
考えられる。
　TL法やESR法も比較的低い温度領域を対象と
している。ただし，再加熱を受けた場合において，
熱の影響期間の長短がもたらす閉鎖温度の温度差
は比較的大きい。そのため，再加熱を受けた期間
が不明な場合は推定される温度幅が大きくなるた

技
術
概
説

表５　地質温度計の特徴（Ⅰ‐�，�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

鉱物中には岩石からはウラン系列，トリウム系列，40Kなどにより微弱な放射線が放出されており，閉鎖温度以下において鉱物の結晶は，自然放射線により一定の確率
で放射線エネルギーを吸収することによる損傷（格子欠陥）が生じ，地質時代を通じて蓄積される。この格子欠陥中には，放射線によって対電子の一方がはじき飛ばさ
れた不対電子が捕獲電子となり，安定に存在している。結晶を加熱すると捕獲電子は熱振動により結晶中を移動し，正孔（ホール）と再結合するときにエネルギーを放
出するため発光する。この発光量を測定し，年間線量で割ることにより閉鎖温度以下となった期間（年代）を求める手法である。年間線量は試料周囲のウラン系列，ト
リウム系列，40Kの濃度から計算によって求めることが多い。

TL法５
今後の課題

適 用 性 お よ び
精 度 に 関 す る 情 報

温 度 範 囲適 用 年 代短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　象

年間線量率の算
出における変動
幅の明確化のた
めの標準試料の
選定。６５）

適用年代範囲においてほぼ同
一の精度が得られる。６５）

試料の選択６６）や粒径補正
６７）により誤差１０％以下。６８）

８０～９０℃ で１０００年程度，１５０～
２００℃ で数年保持されれば年
代値はリセットされる１３，１４）

数千年～１００万年６５）年間線量率の評
価による誤差６５）

比較的測定が簡
便４）

熱水変質によ
る石英脈形成
年代，古地温

貫入岩周辺の
石英形成年
代，古地温

石英

格子欠陥の蓄積量を測定し，年間線量で割って年代を求める原理はTL法と共通である。ただし，測定方法は異なり，蓄積量をマイクロ波吸収による信号強度として測
定する。なお，表中のAl中心とは，石英（SiO2）　における本来Si4+の入るべきところに不純物としてAl3+が入り，その価数の違いから正孔（ホール）を１個捉えて３
価になっている準安定な状態，Ti中心とは，不純物としてTi4+が入り，その電気陰性度が大きいために不対電子を１個捉えている準安定な状態である。

ESR
法

６

今後の課題
適 用 性 お よ び
精 度 に 関 す る 情 報

温 度 範 囲適 用 年 代短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　象

標準試料の選定
（目的はTL法と
同様）。６５）

複数の信号年代
毎の閉鎖温度の
差を利用可能と
すること。７３）

誤差については，Al中心信号年
代とTi中心信号年代に限った場
合で±１０％程度。７２）

加熱実験において，Al中心の
信号強度は１８０℃ では１６時間
で残り２０％まで減少し１５），
３００℃ では１５分で完全に消失
する。１６）

Al中心の閉鎖温度は，１，２００℃
の幅３０m，１００mの岩脈貫入時
において，それぞれ３５１℃，
２４１℃，Ti中心の閉鎖温度は，
それぞれ１５７℃，４８℃７１）

数千年～２００万年７０）年間線量率の評
価による誤差（TL
法と共通）６５）

測定時加熱しな
いため，繰り返し
測定が可能６９）

熱水変質によ
る石英脈形成
年代，古地温

貫入岩周辺の
石英形成年代，
古地温

石英

表４　地質温度計の特徴（Ⅰ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

238Uは一定の割合で自発核分裂を起こす。この際１個の238U原子核は２つに分裂し，結晶中をそれぞれ数μm～１０μm程度進み，停止する。この自発核分裂の際に分裂
片が結晶中に残したトラックの単位体積あたりの密度はウラン濃度と時間の関数であるから，試料のウラン濃度とトラック密度が求まれば，試料が閉鎖温度以下となっ
た期間（年代）を算出することができる。ウラン濃度の定量は，測定試料を熱中性子照射して２３５Uに誘導核分裂を起こさせ，その際に生じる分裂片のトラック密度計測
により行う。FTアニーリングの閉鎖温度は，１０6～１０7年間の等温加熱により５０％程度のトラック密度減少がおこる温度として近似的に与えられる。

FT法４

今後の課題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲適 用 年 代短　 　 所長　　 所適 用 分 野対　 　 象

レーザーアブ
レーション型
ICP質量分析法
を用いた，原子
炉を用いない
FT年代測定法，
計測自動化の確
立。６１）

火成岩以外に堆積岩，変成
岩（砂岩）においてもジル
コン，アパタイトは砕屑物
として含まれている。６４）

幅５０m程度の岩脈周辺にお
いて，接触部から最大５０m
においてトラック長（アパ
タイト）の短縮が認められ
た。６）

閉鎖温度（冷却速度10℃/Ma），
［トラック長部分短縮温度帯］
・アパタイト　130±30℃ ４）
　[70～125℃]  ３４）
・ジルコン　200±30℃ ４５）
　[170～390℃]  １１）
・スフェーン　260±20℃ ６２）
　[265～310℃] ６３）

測定鉱物内のU
含有量による。
数万年～数億年
前４）

トラックの形状
は，測定試料の
種類によって異
なるので，その
判別に経験を要
する。４）

計数において機
器・自動測定化
されていないた
め，他の手法に
比べて，計数誤
差が比較的大き
い。６１）

トラックの消
滅は熱のみに
よっておこる
ので年代は常
に岩体の熱履
歴を反映す
る。６０）

年代値以外に
トラック長を
パラメータと
してさらに詳
細な熱履歴解
析が可能。６０）

堆積盆の温度
履歴解析

火成岩体の冷
却史解析

造山帯（堆積
岩，変成岩）
の上昇冷却史
解析

火成岩貫入の
熱的影響範
囲・時間解析

・アパタイト
・ジルコン
・スフェーン
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め注意を要する。閉鎖温度はTL法で８０～９０℃
（１０００年程度；高島・本多，１９８５） 13）や１５０～２００℃
（数年程度；高島ほか，１９８７） 14），ESR法で１８０℃
（１６時間で信号強度が残り２０％まで減少；Fal-
gueres et al., 1991） 15）や３００℃（１５分間で信号完全
消失；Imai and Shimokawa, 1989） 16）（いずれもAl
中心）と見積もられている（表５）。年代測定のレ
ンジは他の手法に比べて若いが，鉱物結晶中にお
ける放射線の吸収現象を利用した手法であるた
め，ほとんど放射性元素を含まない石英が測定対
象となり得る（表５）。このことから，第四紀の熱
水変質作用時に生成された石英を対象とした測定
例がある（表５）。

２．２　流体包有物　（地質温度計Ⅱ）

　流体包有物は，石英，方解石等の鉱物がその生
成時に取り込んだ数１００～数μmの流体のことで
ある（表６）。取り込んだ時点で物質の出入りのな
い状態，すなわち閉鎖系が成立するため，その時
点での温度・圧力情報を保持している。
　温度の測定は流体の状態（相）変化を利用して
行うものである。包有物として取り込まれた時点

で流体は均一な状態（１相）であるが，鉱物の温
度が常温条件下になると気相と液相に分離する

（図１；Ａより低温側）。一方，気液２相の流体包
有物を人工的に加熱していくと液相の密度は減少
し，熱水からの晶出時の熱水の密度と等しくなっ
た時点において気相は消失する。気相が消失した
時点での温度を均質化温度（Th）と呼び，鉱化作
用が生じた際の流体の圧力が飽和蒸気圧にきわめ
て近いときには，均質化温度が当時の流体の温度
を表していると考えられる。
　一旦生成された流体包有物が，その後の続成作
用や変成作用により温度圧力条件が変化した場合
はアイソコアに従って再平衡し，新たな温度・圧
力情報を獲得する。このような飽和蒸気圧より高
圧側の液相領域で生成した流体包有物について
は，均質化後の流体の温度－圧力関係を示す等密
度曲線（アイソコア）から生成温度（Tf：図１；
Ｂ）　を推定できる。このような流体包有物は，続
成作用が進行した堆積岩や変成岩に含まれること
が多く，続成作用や変成作用の到達最高温度を記
録することになる（表６）。
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表６　地質温度計の特徴（Ⅱ）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

流体包有物とは，石英，方解石等の鉱物が熱水から晶出する場合，不純物として取り込まれた熱水のことである。気液２相の流体包有物を加熱していくと液相の密度は
減少し，熱水からの晶出時の熱水の密度と等しくなり気相が消失する。そのときの温度を均質化温度と呼ぶ。沸騰状態の場合は均質化温度がほぼ形成温度となる。沸騰
状態より高圧側の液相領域で生成した包有物や，沸騰状態で形成後，埋没や変成作用により温度－圧力条件が変化して再平衡した流体包有物の形成温度を求めるには，流
体の組成に対応した等密度曲線（アイソコア）を用いた圧力補正が必要となる。

流　
　

体　
　

包　
　

有　
　

物

７

今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精 度 に 関 す る 情 報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

国内における接触変
成岩中の流体包有物
の研究の推進。７５）

測定試料として数μm以上の
大きさが必要。７４）

測定装置の精度は装置によっ
て異なるが，±１～２ ℃ 程
度。７８，７９）

アイソコアは塩濃度より傾き
が異なる。塩濃度は氷点降下
の値から求められる。８０）

続成作用や変成作用によっ
て，それ以前に形成された流
体包有物の温度圧力条件が変
化し再平衡した場合，続成作
用や変成作用によって到達し
た最高温度を記録すると考え
られる。７４，７５）

約１００℃～数１００℃成因による分類が困難
な産状を示すことが多
く，鑑定にはある程度
の熟練が必要。７５）

包有物形成後に温度上
昇した場合，ストレッ
チングという塑性変形
が生ずるが，ストレッ
チング現象を受けた包
有物は本来の均質化温
度より高い温度を示
す。７６）

ネッキングダウン現象
（体積に比べて表面積
が大きな形態をもつ包
有物の分離過程）が起
きると気／液比が変化
することにより，本来
の均質化温度とは異な
る温度を示す。７６）

非沸騰流体を捕獲した
液体包有物がネッキン
グダウンを起こした場
合も気／液比の異なる
流体包有物が生じるた
め，沸騰の認定には注
意が必要。７７）

等体積の閉鎖系として
扱うことが可能。７４）

流体の均質化温度に
ついては試料の加熱
により，直接の温度
測定が可能。７５）

熱水変質時の古
地温

火成岩の古地温

堆積岩の古地温

変成岩の古地温

・石英
・方解石
・長石
・その他の鉱
物（ただし，
包有物が観
察されるも
のに限る）
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２．３　鉱物の構造・化学組成　（地質温度計Ⅲ）

　続成作用や変成作用等に伴う温度変化によって
鉱物の構造や化学組成が変化する場合がある。鉱
物のような固体の場合，結晶の構造や化学組成が

変化したときは，鉱物種の変化として相転移が現
われる。また，鉱物種の変化までは至らない鉱物
結晶度の変化や混合層粘土鉱物の構成層の層面間
隔の変化についても定量化が可能であり，これら
の変化は温度依存性が高いことが知られている

（吉村，１９９４，２００１） 17，18）。
　シリカ鉱物，粘土鉱物，沸石類のうち，いくつ
かの鉱物については，室内合成実験やボーリング
における地温データから鉱物の構造的な変化と温
度との関係が概括的に推定されている（表７）。ま
た，鉱物の結晶度の進行はＸ線回折によって定量
化されることから，結晶度の測定値から古地温の
推定が可能となる。イライトや炭質物の結晶度の
測定については，決まった指標に基づいて測定が
行われている（例えばK�bler, 1968; Tagiri, 1981に
よる測定指標） 19，20）。貫入岩による接触変成作用や
熱水変質作用による熱的な影響が，実際のイライ
ト結晶度の局所的変化として観察された例は，原
ほ か（１９９８），Duba and Williams‐Jones(1983)な
どがある21,22)。
　一方，鉱物の多くは，化学平衡に達した温度領
域において，異なる物質が互いに均一に溶けあっ
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図１　流体包有物と温度圧力関係との概念図
Ａ：均質化状態，Ｂ：再平衡状態
Ｒ：室温，Th：均質化温度
Tf：生成温度（再平衡時）
TP：三重点，CP：臨界点

表７　地質温度計の特徴（Ⅲ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

地下の温度変化に伴って，鉱物の結晶構造変化による鉱物種の変化，混合層粘土鉱物の構成層の変化が生じる。合成実験やボーリングデータ等により，温度との関係が
得られている。
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

火山性堆積岩に対
しての適用。１７）

火成岩の貫入や熱水変質を
受けていない堆積岩におい
て適用可能。

各鉱物の生成温度範囲は
５０℃ 以上の温度幅を有する
ことが多いため，単一の鉱
物から数十℃ 以内の精度が
得られる場合は限られる。

複数の鉱物の共存関係から
推定される温度範囲の精度
が向上する可能性がある。

�シリカ鉱物
・オパール‐Ａ：５０℃ 以下
・オパール‐CT：５０～１００℃
・石英：７０～２２０℃
�粘土鉱物
・スメクタイト：６０℃ 以下
・イライト／スメクタイト混
合層：
５０～１００℃
（スメクタイト＞５０％）

１００～１６０℃
（イライト≧５０％，スメ
クタイト≦５０％）

１６０～２１０℃
（イライト７５％以上）

・イライト：２２０～２８０℃
・２M雲母：２８０～３５０℃
・サポリナイト：７０℃以下
・Ⅰb緑泥石：７０～１７０℃
・コレンサイト：１００～１７０℃
・Ⅱb緑泥石：１７０～３５０℃
�沸石類
・方沸石：７０℃以下
・斜プチロル沸石－輝沸石：
１００℃ 以下
・濁沸石：１００～１７０℃
・プレーナイト，パンペリー
石：１６０～１９０℃

（以上，１７）より引用）

物理学的因子，化学的
因子の影響が考慮され
ていない。８１）

多くの種類の鉱物が
対象となっている。

続成作用～低
度変成作用時
の古地温

�シリカ鉱物
�粘土鉱物
�沸石類

不純物の挙動と繊
維状結晶の集合体
（フィブロライト）
等の問題。８２）

�紅柱石－藍晶石平衡，藍
晶石－珪線石平衡について
は平衡曲線の位置について
はほぼ決定している。８３）

合成実験による三重点の温度
圧力は500～530±30℃，370
～420±30MPa ８２）

実際のAl2SiO5鉱物は純
粋ではないことによ
る，数十 ℃ 程度異なる
可能性。８３）

実験的に高精度で温
度圧力条件が決定さ
れた。８２）

接触変成作用
時の古地温，
古圧力

Al2SiO5鉱 物
（紅柱石，珪線
石，藍晶石）
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た固相である固溶体を形成しており，固溶体の化
学組成変化は温度圧力条件に依存する。化学平衡
に達する温度領域については鉱物ごとに異なる。
また，固溶体において生じる化学反応においては，
温度依存性の高い反応と圧力依存性の高い反応が
あり，温度依存性の高い反応が地質温度計として
利用されている。例えば，斜長石の間隙水との反
応による曹長石化やザクロ石と他の鉱物との元素
置換による交換反応が温度指標として用いること
ができる（表９）。前者の曹長石化の起こる温度範
囲は１００～１５０℃（砂岩の場合）であり，後者のザ
クロ石と他の鉱物との元素交換反応は元素の配分
比を求めることによって４００～８００℃ の範囲におい
て精度±５０℃ 程度で古地温が推定できる（表９）。

２．４　有機物の熟成度　（地質温度計Ⅳ）

　堆積岩における続成作用の進行によって生じる
有機物の熟成度と温度との関係を利用するもので
ある。有機物の熟成度を温度指標として用いるも
のには，�石炭を構成するマセラルの一種である
ビトリナイトの光学的反射率，�生体起源の有機
化合物であるバイオマーカーの立体異性化の程
度，�その他があり，古地温への換算については
様々な提案がなされている（例えばビトリナイト
反射率の場合，Sweeney and Burnham, 1990） 23）（表
１０）。しかし，有機物の熟成度は原理的には相対的
な指標であることから，有効被熱時間，増温率，
組成等を考慮した上で適切な換算式を選択し，あ
る程度の誤差を含むものとして扱う必要がある。

サイクル機構技報　No.２６　２００５．３
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表８　地質温度計の特徴（Ⅲ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

鉱物結晶度は，Ｘ線回折ピークの形態が温度が高くなるほど鋭くなる性質を利用したものである。
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

国内に存在する標準
試料については多く
の古地温指標を組み
入れ，価値を高めてい
くこと。　８５）

イライト結晶度（IC）と温度
（Ｔ）との関係は
IC=1.197-0.0029×T℃)
が得られており，精度は±
５０℃８６）

１３５～３１５℃８６）同一露頭での値につい
ては平均値に対して最
大１５％の誤差に達す
る。８７）

温度以外の影響因子の
種類が多く，特に試料
の岩相の相違の影響が
強い。８４）

大量のサンプルを広
域的かつ系統的に処
理・検討することが
可能。８４）

標準試料を測定する
ことで，異なる研究
室で測定された値の
比較が可能であり，
国内に標準試料が存
在する。８５）

b0値を測定すること
により，圧力条件も
同時に得られる。８６）

堆積岩の古地温

堆積岩における
熱水変質時の古
地温

堆積岩における
貫入岩周辺の古
地温

イライト
結晶度

他の古地温指標との
比較検討。

K‐Ar法による白雲母年代
試料について部分的若返り
か完全若返りかの判断指標
となり得る。８９）

古地温への変換は固溶体に
よる温度指標等を参照する
ため，精度についても準じ
る（±５０℃程度）。

３００～５００℃８８）火山性砕屑岩や遠洋性
堆積物等，陸源有機物
質をほとんど含まない
岩石には適さない。

合成実験，接触変成
作用，広域変成作用
について同じ温度で
比較した結果，時間
因子よりも温度因子
に極めて強く左右さ
れることが判明。８８）

標準試料（高純度シリ
コン）を用いた測定値
の補正が可能。８９）

接触変成岩の古
地温

堆積岩における
貫入岩周辺の古
地温

炭質物の石墨化

表９　地質温度計の特徴（Ⅲ‐�）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

鉱物の多くは，固溶体という異なる物質が互いに均一に溶けあった固相を形成している。固溶体の組成は，化学平衡に達した後，温度圧力条件の変化に伴い変化する。
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

より多くの，他の地
質温度計との比較。

火成岩の貫入や熱水変質を
受けていない堆積岩におい
て適用可能。

表７の鉱物との対比によ
り，精度が高まる可能性。

曹長石：１００～１５０℃（砂岩）１８）斜長石の起源の種類が
多いため，推定される
温度幅が広い。

長石は普遍的な堆積
岩に多く含まれる。

続成作用～低
度変成作用時
の古地温

長石類

黒雲母におけるTiと
Alの影響の評価。９１）

ザクロ石を含む鉱物対が有
効な温度計であり９０），精
度は±５０℃程度。

温度指標として利用されてい
る鉱物対は多数存在する。
代表例として，
黒雲母－ザクロ石（Fe‐Mg交
換反応）
約４００～８００℃

モデル依存性（固溶体
モデル，熱力学的パラ
メータ次第で結果が異
なる）の問題。　８３）

鉱物増減反応を利用
した圧力計の併用に
より，圧力条件につ
いても推定可能。

接触変成作用
時の古地温　

固溶体鉱物
（主に珪酸塩
鉱物）
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　ビトリナイト反射率は有機物の熟成度として 
最も標準的な指標とされている（Hood et al., 
1975） 24）。有機物の熟成度はこれまで受けた熱エネ
ルギーに比例すると同時に，非可逆反応であるこ
とから，推定温度は伝導熱による過去の最高温度
を示している。そのため，反射率の値（対数値）
は埋没深度が増すほど高くなる（Dow, 1977）25）。
また，同じ埋没深度でビトリナイト反射率が他地
域より高い場合，その地域は相対的に古地殻熱 
流量が高いことを示唆している（例えば相原，
1979, Duba and Williams‐Jones, 1983） 26，22）。
　バイオマーカーとは生体起源である有機化合物
のことである。その熟成度は，単分子の立体異性
化反応の進行として測定可能である（表１０）。
　その他の有機物指標には，多種マセラル蛍光変
質測定法（FAMM法） 注1），ロックエバル分析法注2），
花粉の色調変化測定法（stTAI法） 注3）などが主に石

油探査分野において用いられている。これらをビ
トリナイト反射率等と併用することにより，それ
ぞれの手法の短所を補って古地温の推定が行われ
ている（表１０）。

２．５　変質鉱物の組合せ　（地質温度計Ⅴ）

　熱水変質作用に伴い，既存の鉱物種の組合せに
変化が生じることを利用した手法である。熱水変
質作用とは高温の流体と岩石が化学反応する現象
である。熱水変質作用は続成作用や接触変成作用
よりも短い時間で進行することから，新たに生成
される鉱物種の組合せは既存の鉱物種の組合せと
は異なる。また，生成温度帯が同様であっても，
化学反応に関与する熱水が酸性，中性，アルカリ
性の場合ごとに異なった変質鉱物組合せとして現
われる（例えば，吉村，２００１） 18）。
　変質鉱物の組合せと生成温度，熱水のpHとの関
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表１０　地質温度計の特徴（Ⅳ）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

ビトリナイトは，石炭または石炭化植物片を構成するマセラル（各植物部位）の一種であり，植物の材（セルロース）を起源とする。植物が石炭化する過程で，脱水，
脱炭酸及び脱メタンの各反応を受け，炭素が相対的に富むようになる。この一連の作用を程度を石炭化作用といい，その石炭化度（炭素含有率％）とビトリナイト反射
率（Ro％）は一定の関係にあることが知られている。石炭化度は，石炭及び炭化植物片を含む堆積岩の熱履歴を反映することから，ビトリナイト反射率（Ro％）から温
度の推定を行うことが可能となる。
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　　象

特に低熟成度の場合
にはビトリナイトの
水素の含有量が温度
以外の影響因子とな
るため，FAMM（注１）
によるRo値の推定を
行うべきである。４２）

広汎に使われており，工
業規格化されている。９７）

温度が上がるにつれて，
精度が向上する傾向があ
る。有効被熱時間４０００万
年間における換算式を用
いた場合，２３）
０．５～０．６％→７５～１００℃
０．７～０．９％→１００～１２５℃
１．０～１．３％→１２５～１５０℃
１．４～１．８％→１５０～１７５℃
１．９～２．５％→１７５～２００℃
２．６～３．５％→２００～２２５℃

５０～３００℃９６）火山性砕屑岩では不
適。１７）

遠洋性堆積物等，陸源
固体有機物質があまり到
達しない堆積環境下で
は，ほとんど含まれていな
い場合がある。９４）

概ねRo＜０．５の未成熟
の段階（褐炭等）ではRo
値のばらつきが大きい
ため，スポリナイト蛍
光分析の併用が望まし
い。９７）

鉱物の変化と比べて
連続的な変化を示
し，温度以外の影響
（間隙水のpH，化学組
成，圧力等）が小さ
い。９２）

標準試料を用いて
データ較正を行うの
で，他の測定結果と
の比較が可能。９３）

堆積岩の古地温
堆積岩における
熱水変質時の被
熱温度堆積岩に
おける貫入岩周
辺の被熱温度

ビトリナイ
ト（石炭及
び石炭化植
物片中）

バイオマーカーとは生体起源の有機化合物のことである。熟成度は単分子の立体異性化反応として測定可能である。

バ
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　　象

バイオマーカーにお
ける安定炭素同位体
比がより高精度な熟
成度指標となり得る
可能性。９８）

埋没史の違いによる増温
率の変化から生ずる速度
論的な温度差は，増温率
が１０倍変化しても２０℃ 程
度と少ない。９４）

ステラン：８０～１５０℃
ホパン：７０～１３０℃（以上；９４）

細粒な泥質岩以外では
他の場所から移動して
きたものであることが
多い。９２）

温度範囲は有機化合物
毎に限られているた
め，一部の熱履歴しか
反映しないことがあり
得る。９２）

連続的に変化し，温
度以外の影響が小さ
い。９２）

遠洋性堆積物等，陸
源有機物質があまり
到達しない堆積環境
下においても含まれ
る。　９４）

細粒な泥質岩に
おける古地温

ステラン，
ホパン，等

注１）FAMM法とは，マセラル（各植物部位）に一定時間レーザー光線を照射して，その前後の蛍光の強度の時間変化を測定し，得られた蛍光特
性のみからビトリナイト反射率（Ro）を推定する手法である。水素の含有量の測定なしにRoと抑制または増進の具体的数値が推定できる。ま
た，マセラル粒子が微小なためビトリナイトの同定が困難な場合においても測定可能である（詳しくは氏家ほか，１９９９参照） 42）。

注２）ロックエバル分析法とは，岩石試料を約３００℃ で定温加熱した後，約６５０℃ まで徐々に加熱し，定温加熱中に発生する遊離炭化水素（S1）と
昇温加熱中に発生するケロジェンの熱分解による炭化水素（S2）の量（岩石中の炭化水素に変換し得る有機物の量）を測定する手法である。
ケロジェンの熱分解による炭化水素生成が最も盛んとなる温度は，続成作用の進行とともに高くなる。有機物の熟成度が進行するほど
（S1/(S1+S2)）は１に近づく。

注３）stTAI法とは，花粉粒子の色が有機熟成の進行につれ，透明な黄色→橙色→褐色→不透明な黒色へと変化する過程を明度が順次低下する過程
として捉え，粒子の明度を画素単位で測定し統計処理した指標値を用いる手法である（詳しくはUjiie, 2001参照） 43）。
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係については，合成実験やフィールドでの観察等
に基づき整理されている（例えば，吉村，２００１） 18）

ことから，地質温度計として活用できる。ただし，
様々な要因が温度の誤差となり得ることから，こ
の関係はあくまでも目安的なものであり（吉村，
２００１） 18），数十℃ 以内の精度で議論するのは困難で
ある（表１１）。

２．６　安定同位体交換反応　（地質温度計Ⅵ）

　安定同位体交換反応を利用した地質温度計は，
化学平衡の温度依存性を利用した方法の一つであ
る。水と鉱物あるいは鉱物対等において同じ元素
を共有している場合，同位体分子間では熱力学的
性質が等しくないため平衡状態においても同位体
の交換反応が生じる。このとき同位体の配分比は
温度で一義的に決まることを利用したものであ
り，H.C.Urey(1947)27）により見出された。元々は
古気温の推定法の一つとして，炭酸カルシウムを
含む生物の遺骸は当時の海水の同位体組成を保存
していると推定されることから，遺骸の酸素同位
体比を測定することにより，生息時の海水の温度
を求めるのに利用された。
　水と鉱物，あるいは方解石と他の鉱物といった
同位体交換反応時における同位体の配分比につい
ては，合成実験により温度に依存した関数として，

酸素や炭素等において求められている（表１２）。こ
れらの実験結果あるいは各々の実験結果を適宜組
合わせることにより，水を媒体とする交換反応や
任意の鉱物対における固相間の交換反応について
の地質温度計が得られる。熱水鉱床や接触変成帯
の生成温度推定にこれらの地質温度計を活用した
例が多い（表１２）。

３．　過去の地温勾配・地殻熱流量の推定

　２章で述べてきた様々な地質温度計を組合せる
ことにより，対象とする試料が経てきた温度の変
遷を知ることができ，これにより地質体の冷却史
やその後の熱的なイベントの存在の確認ができ
る。さらに，試料が熱を被った時期の深度を求め
ることにより当時の地温勾配や地殻熱流量を推定
し，対象とする地域の三次元的な温度構造の変遷
を明らかにすることができる。ここで，実際の地
形は，熱を被った時期から現在までに隆起・侵食
作用を経て形成される。このことから，熱を被っ
た時期が古い場合や隆起・侵食作用が速く進行す
る地域のように，隆起・侵食の影響が大きい場合，
当時の深度を求める方法として以下に述べるよう
な地質圧力計を活用することが挙げられる。
　地質圧力計とは，相平衡，化学平衡や化学反応
速度の圧力依存性の高さを利用して古圧力を推定
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表１１　地質温度計の特徴（Ⅴ）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

変質鉱物の温度範囲と熱水溶液のpHに基づく特徴的な共存パターンについては，合成実験，地熱地帯の変質作用等から整理されており，続成作用時との共存パターン
とは異なる。
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

溶液・沈殿速度，溶
液の移動速度を取
り入れた鉱物生成
過程の研究。１０１）

温度以外の条件でも，変質
鉱物組み合わせは変化する
ので，目安としてみる必要
がある。１８）

鉱物の成因を明らかにする
にはX線分析，偏光顕微鏡，
電子顕微鏡を併用して鉱物
の産状や生成順序を確認す
る必要がある。１０１）

�シリカ鉱物９９）
・クリストバル石，トリディ
マイト：１００℃ 以上で石英に
短時間で転移。

�粘土鉱物１００）
・スメクタイト：一般に１５０～
１７０℃以上では消滅
・イライト／スメクタイト混
合層：デイサイト，流紋岩
において１７０～２２０℃ に出現

・イライト：デイサイト，流
紋岩において２２０℃ 以上で
安定。

・緑泥石／スメクタイト混合
層：安山岩において１５０～
２００℃に出現。
・緑泥石：安山岩において
２００℃ 以上で安定
�沸石類１００）
・モルデン沸石，束沸石，斜
プチロル沸石：１４０℃ 以下

・濁沸石：１４０～２１０℃，
・ワイラケ沸石：２１０℃ 以上
に出現。

熱水変質作用における
中性～アルカリ性変質
帯では続成作用と類似し
ており区別が困難。１８）

熱水変質作用の温度
範 囲 は５０～３５０℃ と
広いため，対象とす
る鉱物の種類は多
い。岩種による制限
はない。

熱水変質時の
古地温

�シリカ鉱物
�粘土鉱物
�沸石類
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する方法である。例えば，�イライトの結晶度（２．３
章参照）と共にX線回折によって測定されるb0値，
�流体包有物のアイソコア（２．２章参照），�固溶
体の化学組成（２．３章参照，表９）等がある。
　イライトあるいは白雲母のb軸の格子定数b0値
は，圧力の増加に伴って高くなることが知られて
いる（例えば，Sassi, 1972） 28）。また，流体包有物
については均質化後の温度－圧力関係がアイソコ
アによって得られていることから，イライトの結
晶度やビトリナイトの反射率によって推定された
最高被熱温度をアイソコア上に与えれば，試料が
熱を被った圧力（深度）が推定できる（例えば，
原・木村，2001; Sakaguchi, 1999） 29，30）。これらの
方法によって古地温勾配や古地殻熱流量の見積も
りが行われている。例えば，Sakaguchi(1999)30）は，
ビトリナイト反射率と流体包有物のアイソコアか
ら堆積岩の形成時には地温勾配が２４℃/km以下で
あったが，白亜紀に生じた何らかの熱的イベント
によって地温勾配が５０℃/km程度まで上昇したと
考えた。
　また，火山地帯に生じた熱水活動の形成時期や
形成時期に達した古地温勾配については，熱水変
質鉱物の放射年代や流体包有物の均質化温度とそ
の飽和水蒸気圧等から推定が行われている。西九
州の有田－波佐見地域を事例とした研究では，鮮
新世末～更新世の初めにかけて流紋岩類の貫入が
あり，その後に生じた熱水活動によって地温勾配

は３００℃/km程度まで上昇したことが知られてい
る（前田ほか，１９９６） 31）。
　推定された古地温勾配については，現在の日本
列島における地温勾配との比較が可能である。現
在の地温勾配は，火山地帯で約６０℃/km以上，非
火山地帯で２０～４０℃/km程度と得られている（矢
野ほか，１９９９） 32）。

４．　体系的な熱履歴調査手法の構築に向けて

　対象地層等の過去における熱的イベントの検出
や地温の変遷等を明らかにするためには，前章ま
でに示した様々な手法を，対象年代や温度範囲に
応じて組合せていくことが重要である。基本的に
は，温度と年代が一義的に決まる熱年代学的手法

（地質温度計Ⅰ）が有効であるが，可能な限り他の
地質温度計を併用することにより推定値の確度を
高めて行くことが望ましい。また，３章で述べた
ように，古地温勾配や古地殻熱流量を推定するた
めには，試料に記録された温度を獲得した深度に
関する情報が重要となるが，地質圧力計による推
定値には，大きな誤差を含むことが多い。これら
については，その地域の地殻変動等を考慮し，対
象とする地質体の隆起・沈降量等から当時の深度
を推定していくことにより，地質圧力計による推
定値に関する不確実性を低減していくことが求め
られる。
　試料の採取については，対象とする地質体や想
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表１２　地質温度計の特徴（Ⅵ）

手　　　　　法　　　　　と　　　　　原　　　　　理手 法No

水と鉱物あるいは鉱物対等において同じ元素を共有している場合，同位体分子間では熱力学的性質が等しくないため平衡状態においても同位体の交換反応が生じる。こ
のとき配分比は温度で一義的に決まることを利用したものである。　
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今 後 の 課 題
適 用 性 お よ び
精度に関する情報

温 度 範 囲短　 　 所長　 　 所適 用 分 野対　 　 象

石墨－方解石間の
炭素同位体ついて，
約６００℃以上の範囲
における，理論的計
算値１１４），実験値
１１０），他の温度指
標（固溶体元素交
換）との不一致につ
いての解明。１１５）

δ値から温度スケールへの
換算に用いる定数の不確実
性は約±１０％であり，低温
側で精度が上がる。１１３）

測定の実験誤差はδ値で±
０．２‰程度。１１３）

鉱物分離が１０％不完全な場
合，δ値の差は２０％低くな
り，真の温度より数十℃高め
の温度が算出される。１１３）

水－岩石反応において，水
／岩石比０．２程度（重量比）
以下の場合は熱水対流系の
形成は困難と考えられてい
る。１０４）

［酸素同位体］
方解石－水
０～５００℃１０６）
石英－水
２００～５００℃，５００～７５０℃１０７）
石英，斜長石（曹長石，灰長
石）－方解石
６００～１０００℃，６００～８００℃
１０８）
［炭素同位体］
方解石－水
０～６００℃１０９）
石墨－方解石
４００～８００℃１１０）
［水素同位体］
水蒸気－水
５０～３００℃１１１）
［硫黄同位体］
黄 鉄 鉱 － 硫 化 酸 素２００～ 
７００℃１１２）

※代表的なもののみ示した。

急速成長した結晶には
同位体組成が保存され
ず，適用できない。１０５）

酸素同位体の場合，
圧力の同位体分別に
及ぼす影響は検出限
界以下であり，無視
できる程度に小さ
い。１０２）

同位体組成の保存に
ついては，熱水から
の鉱物の晶出の場
合，鉱物の沈殿に伴
う脈の成長により沈
殿後すぐに熱水との
反応が断たれる場合
が多い。１０３）

水－岩石反応におけ
る水／岩石比を安定
同位体比から求める
ことにより，過去に
おける熱水対流系発
達程度の推定が可能
である。１０４）

鉱物脈の生成
温度推定（熱
水対流系発達
の場合）

接触変成作用
時の古地温

鉱物脈を形成
した水の起源
に関する情報

・酸素同位体
・炭素同位体
・水素同位体
・硫黄同位体
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定されるイベントの種類に応じて採取地点を決定
していく必要がある。例えば，熱水対流系の形成
等による二次的な再加熱の影響範囲を検討する場
合には，活動の中心ほど高い温度が期待されるこ
とから，熱水対流系の構造を想定しつつ試料の採
取地点を決定していくことが効率的である。
　地質環境の長期安定性を評価する観点からは，
地質体の形成後に生じた二次的な再加熱の存在や
その影響を把握することが重要である。そのため
には，熱的イベントに対するバックグランドとな
る地質体の広域的な熱史をあらかじめ明らかにし
ておくことが不可欠である。また，広域的な熱史
は，火成岩と堆積岩・広域変成岩ではその過程が
大きく異なるほか，地質体を構成する岩石の鉱物
種も異なるため，利用する地質温度計の種類も異
なる。そのため，以下では火成岩と堆積岩・広域
変成岩における広域的な熱史，そして最近生じた
熱的イベント（二次的な再加熱）を把握するため
の調査の方法論を述べるとともに，図２，３に熱履
歴調査フローの例（試案）を示す。
 

（１）地質体の熱史に関する調査手法
１）火成岩
　地殻中に貫入したマグマはin‐situで冷却・固結
し火成岩となる。その固結後も，隆起や侵食・削
剥によって地表に接近するため岩体の温度も周囲
の地温に応じて徐々に低くなっていく。このよう
な現象に対しては，閉鎖温度と年代値が一義的に
定まる熱年代学的手法（地質温度計Ⅰ）が特に有
効である。熱年代学的手法を適用する場合，閉鎖
温度が高温から低温までカバーするように対象鉱
物，元素や同位体，手法を組合せて熱的イベント
に対するバックグラウンド情報としての冷却史を
編む（図２）。特に，岩体固結後の徐冷時期が，
バックグラウンド情報における重要な部分となる
ので，より低温の履歴を推定可能な地質温度計（ジ
ルコン，アパタイトのFT法，（U‐Th）/He法等）を
複数組合わせることによって熱史を推定すること
が推奨される（図２）。また，石英等に含まれる流
体包有物や固溶体である普通角閃石の化学組成等
から温度・圧力条件を推定することにより，マグ
マ定置直後の岩体の定置深度や地温勾配等を推定
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図２　熱履歴調査フロー（案）：火成岩のケース 図３　熱履歴調査フロー（案）：堆積岩・広域変成岩
のケース
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することも可能である（花崗岩質の場合，例えば，
Bando et al., 2003） 33）。
２）堆積岩・広域変成岩
　堆積岩からなる地質体は，埋没・続成作用の進
行に伴って獲得温度も地温勾配に応じて徐々に上
昇するが，隆起や侵食の影響で地表に接近してい
く過程では，逆にその地域の地温勾配に応じて冷
却していく。広域変成岩からなる地質体について
も隆起や侵食の影響で地表に接近していく過程で
は，堆積岩の場合と同様に地温勾配に応じて冷却
していくと考えられる。そのため，地質体の熱史
のうち，隆起等による地質体の上昇に伴う冷却過
程以降の熱史が明らかになれば，過去数１０万年程
度に生じた熱的イベントに対するバックグランド
情報としては十分なものが得られる。
　地質体の上昇に伴う冷却過程については，火成
岩と同じく熱年代学的手法（地質温度計Ⅰ）が熱
史の解析に有効（例えば，Hasebe, 1993） 34）である
が，続成・変成作用により再平衡した流体包有物

（地質温度計Ⅱ）や鉱物の構造・化学組成（地質温
度計Ⅲ），ビトリナイト等の有機物の熟成度（地質
温度計Ⅳ）を併用することができる（図３）。ここ
で，閉鎖温度を示す地質温度計Ⅰに対して，地質
温度計Ⅱ，Ⅲ，Ⅳは最高到達温度に関する情報で
あることから両者を比較する際には注意が必要で
ある。また，最高温度の到達時における地温勾配
や地殻熱流量は，３章で述べたようなイライトの
結晶度・b0値や流体包有物のアイソコアから求め
られる温度・圧力条件より推定することができる

（図３）。
（２）地質体が被った熱的イベントに関する調査手法
　熱的イベントとして想定されるマグマの貫入や
熱水対流系の形成等が生じた場合には，地質体の
中に貫入岩や顕著な熱水脈が生成される。調査に
際しては，これらの貫入岩や熱水脈等の調査を基
本とするが，地表の露頭やボーリング孔掘削地点
からは貫入岩や熱水脈等の試料が直接得られない
場合においても，これらが伏在している可能性を
想定しておくことが必要である。
　対象地層等に貫入岩や熱水脈が存在する場合
は，それらの形成年代や冷却史を明らかにするこ
とで，熱的イベントが生じた時期やその継続時間
等が推定できる。貫入岩の形成年代や冷却史は，
火成岩における広域的な熱史の取扱いと同様に熱
年代学的手法（地質温度計Ⅰ）が有効である。一

方，熱水脈の形成年代については，セリサイトや
氷長石脈についてはK‐Ar法（表１），アパタイト
やジルコンを含む場合はFT法（表４），石英脈に
ついてはTL法，ESR法（表５）等によって鉱物の
生成年代の測定を行うことにより，その閉鎖温度
と年代値の組合せによって冷却史を編むことがで
きる（図２，図３）。
　対象地層等に貫入岩や熱水脈などの明瞭な熱的
イベントの痕跡が認められない場合は，対象試料
の熱史とバックグラウンドである広域的な地質体
の熱史を比較・検討することにより熱的イベント
を推定できる。そのため，熱史の解析によって得
られた時間－地温の関係から，特定の時期に顕著
な地温の上昇が認められれば，それが熱的なイベ
ントによるものと考えられる（図４）。また，同一
の系（手法，鉱物，元素や同位体が同一）による
年代測定結果において，ある場所が局所的に若い
年代値を示した場合，その場所はその系の閉鎖温
度に一定期間近づいたと推定できることから，複
数の系を用いることにより，熱的イベントの空間
的な広がりを把握することができる（図２，図３）。
　また，貫入岩や熱水対流系によって上昇した当
時の古地温勾配や古地殻熱流量は，貫入岩・熱水
脈やその周辺の母岩に分布する鉱物の構造・化学
組成及び産状組合せ（地質温度計Ⅲ，Ⅴ）や，他
の地質温度計（Ⅱ，Ⅳ，Ⅵ）から推定される温度
条件に加えて，３章で述べたイライトのb0値や流
体包有物のアイソコア，固溶体の化学組成等から
圧力条件を求めることによって推定することがで
きる（図２，図３）。

（３）地質温度計を用いた熱履歴調査手法の問題点
　前述のように熱年代学的手法において閉鎖系が
成立した後，閉鎖温度付近の温度領域において地
質体が一定期間の再加熱を受けた場合には，年代
値が若返ることによって熱的イベントが認識でき
る。しかし，年代値の若返り現象については，完
全に閉鎖温度を超えた状態が一定期間保持される
とともに，その後の閉鎖系が現在まで維持されな
い限り熱的イベントが生じた年代値を推定するこ
とができない。そのため，年代値の若返り現象の
多くは，熱的イベントの可能性を示唆するのみで
ある。なお，FT法に関しては，トラック長の頻度
分布から読みとれる不完全な若返り現象を利用し
て，閉鎖温度以下の温度領域（partial annealing 
zone）に達した時期が推定できる（例えば，山田，
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１９９９） 35）。しかし，いずれにしても得られた年代値
をそのまま熱的イベントの生じた時期と認定する
ことは避けるべきであり，試料の状態やそれが置
かれた地質学的な環境を考慮しつつ異なる手法に
よるクロスチェックを行ない慎重な解釈を行うこ
とが重要である。
　また，地質温度計Ⅲ，Ⅳ（鉱物，有機物指標）
については，二次的な再加熱による温度上昇が埋
没・続成作用時における最高到達温度に対して著
しく上回らなければ，熱的イベントを認識するこ
とはできない。
　いずれの手法においても，手法の適用条件や限
界を考慮にいれつつ，特に地質体形成後の熱的イ
ベントの認定については慎重に検討を行なうこと
が重要である。このように，地質温度計による熱
的イベントの認定には様々な問題と限界がある。
そのため，モデル計算やシミュレーション等によ
る理論的な検討を併せて行うことも重要となる。
例えば，地質温度計により推定される熱履歴及び
特定の時期における地下の温度構造については，
熱伝導モデル（東宮，２０００；梅田ほか，１９９９な
ど）36，37）や熱・水連成シミュレーション（坂川ほか，
２００５など） 38）等を用いた再現を試みることにより

（例えば，梅田ほか，２００１） 6），地温の変遷の推定に
おける信頼性を向上することができる。

５．まとめと今後の課題

　本報では，地質環境の長期安定性に関する研究
の一環として地質温度計の原理や適用事例につい

てレビューを行い，それぞれの手法の適用性や利
点・問題点をまとめるとともに，火成岩と堆積岩・
広域変成岩における広域的な熱史，そして過去数
１０万年あるいはそれ以前に生じた熱的イベントを
把握するための調査の方法論と熱履歴調査フロー
の例（試案）を示した。
　調査結果の信頼性を向上させるためには，比較
的低い温度領域が推定可能である地質温度計をよ
り充実させ整備していくことが重要である。特に，

（U‐Th）/He法の閉鎖温度については，他の系より
も相対的に低温側に存在すると考えられている

（Farley, 2002） 39）。さらに，アパタイトのヘリウム
部分保持温度帯（partial retention zone）は３５～
７５℃ と見積もられており（Farley and Stockli, 
2002） 40），１００℃ 未満の温度領域に対する有効な地
質温度計と考えられる。
　これらのことから，（U‐Th）/He法において測定
対象となるＵ，Thを含む様々な鉱物の閉鎖温度や
部分保持温度帯が得られれば，低い温度領域の地
質温度計の充実につながっていくと考えられる。
アパタイトにおける閉鎖温度や部分保持温度帯の
決定においては，モデル計算による理論的研究や
ヘリウム拡散に関する実験的研究に加えて，天然
試料との比較・検討が行われている（Farley,  
2002） 39）。アパタイトの天然試料を用いた研究例と
して，Warnock et al.(1997)41）は大深度ボーリング
コアを利用し，試料の深度と地温，年代測定値を
比較したヘリウム部分保持の研究を行っている。
今後，様々な鉱物の閉鎖温度や部分保持温度帯を
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図４　年代－温度関係における地質体の広域的な熱史と熱的
イベントの関係
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推定していく上で，天然試料を用いた同様な研究
を行うことが必要である。
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