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要 旨 
 

本プロジェクトでは、低頻度の自然現象である火山活動が原子力施設に及ぼす影響を評

価するための知見を得るため、以下の 4 項目について平成 25 年度から平成 30 年度まで調

査・研究を行い、得られた知見を基に、長期の活動休止期間を持つ火山の活動評価の考え方、

過去に巨大噴火を起こした火山の現状評価の考え方及び地下構造の評価手法に関する考え

方を取りまとめた。なお、①～③の研究の内、噴出物推定等に資する降灰シミュレーション

のパラメータ設定に関する検討を除いて、独立行政法人原子力安全基盤機構の委託研究（平

成25年度火山活動の可能性評価基準及び火山モニタリング評価基準整備整備、受託先：独

立行政法人 産業技術総合研究所及び平成 25 年度大規模噴火事例調査、受託先：国立大学

法人 北海道大学）及び原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 26～30 年度

火山影響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究所、平

成 27 年古地磁気方位決定による噴火間隔見積りに関する研究、受託先：国立大学法人 茨

城大学、平成28年度大規模噴火の相対的時間推移に関する古地磁気学的研究、受託先：国

立大学法人 熊本大学、及び平成 29～30 年度マグマ溜まりの形成・噴火プロセスの時間ス

ケールに関する研究、受託先：国立大学法人 茨城大学）事業により実施した。 

 

①  火山活動の評価のための調査・研究 

国内にある56の火山について既往文献の情報を基に活動履歴を整理し、噴出量と時間関

係を示す階段ダイヤグラムを作成した。これらの火山のうち、29 火山について平均マグマ

噴出率を算出し、噴出率が上昇あるいは下降傾向にあるかを判断するとともに、高噴出率期

と低噴出率期の噴出物の組成変化をそれぞれ検討した。そして、大山火山や赤城火山を代表

的な事例として、噴出率の変化の要因がマグマ供給系の違いによることを明らかにした。ま
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た、過去に巨大噴火を起こした十和田カルデラ、支笏カルデラの噴火事例を詳細に調査し、

前カルデラ期からカルデラ形成期を経て後カルデラ期に至るまでの噴火史、その期間中の

噴出物の変遷を取りまとめた。支笏カルデラについては、噴火堆積物の産状や古地磁気学的

検討から具体的なカルデラ形成噴火の推移として、プリニー式噴火から大規模な火砕流噴

火を起こした後、有意な休止期間を経てカルデラ陥没に至ったことを示した。 

 

②  噴火規模及び影響範囲推定のための調査・研究 

過去に巨大噴火を起こした火山として、阿蘇カルデラ等の噴出物の岩石学的検討を行い、

噴火直前のマグマの温度及び圧力条件から、噴火直前に留まっていたマグマの深さを推定

した。その結果、調査したカルデラ火山はおおむね 10 km 以浅にマグマが蓄積していたこ

とがわかった。巨大噴火の準備過程に関しては、十和田カルデラや支笏カルデラでは、九州

の阿蘇や姶良カルデラとは異なり、低噴出率期が継続した後にカルデラ形成噴火に至って

いた。また、準備過程のマグマ組成の変遷やマグマ供給系の変化を推定した結果、九州の阿

蘇カルデラ（阿蘇4噴火）や姶良カルデラでは、噴出したマグマ組成に特徴が認められた。

すなわち、阿蘇カルデラでの阿蘇3噴火（約120 ka）から阿蘇4噴火（約90 ka）にかけて

の時期には、噴出物のマグマ組成が苦鉄質から珪長質へ変化していくことが認められた。一

方、姶良カルデラでは、姶良福山噴火（約 90 ka）以降にマグマ組成の大きな変化はなく、

珪長質マグマを噴出し続けカルデラ形成噴火に至ったことが認められた。 

噴出物推定等に資する降灰シミュレーションのパラメータ設定に関する検討では、各種

パラメータのうち、地質学的情報から検討可能な初期粒径分布について、既往研究の等層厚

線図を用いた２つの推定方法を考案した。また、留意点として、試料採取の際には、等層厚

線図を考慮したうえ、満遍なく広範囲で採取するのが良いことが示された。 

 

③ 火山活動に係る地下構造評価手法のための調査・研究 

カルデラ火山の活動を想定した地下のマグマ溜まりの状態（温度、圧力条件等）と広域地

殻変動パターンに関する粘弾性緩和の効果を考慮した火山性地殻変動数値シミュレーショ

ンモデルを作成し、マグマ溜まりの形状や圧力変化、地下構造等の不確実さを踏まえた解析

を行い、マグマ溜まりの存在条件と地殻変動量の関係を検討した。また、カルデラ火山の地

下構造の調査として、阿蘇カルデラにおいてMT法、姶良カルデラにおいて地震波速度構造

による地下構造調査をそれぞれ実施した。その結果、阿蘇カルデラでは、中岳の地下 2～9 

kmに低比抵抗領域が存在すること、姶良カルデラでは、カルデラ中心付近の地下 15 km に

低速度領域が存在することが明らかになった。 

さらに、阿蘇カルデラの深部流体の化学組成を分析することにより、カルデラの中央及び

南側に苦鉄質マグマが供給されていることを示唆する結果が得られ、現在の中岳の火山活

動と整合することを示した。 
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④海外のカルデラ火山調査 

海外のカルデラ火山として、イエローストーン、ロングバレー、カンピフレグレイ、タウ

ポで発生したアンレスト事象と地下構造について調査した。 
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Abstract 

 

In this project, the following four items were studied to obtine the 

knowledge to evaluate the influence of the low frequency natural phenomenon of 

volcanic activity on the nuclear facilities. 

Based on the findings obtained from this studied, we have summarized the 

basic understanding on long-term evaluation of inactive volcanoes which have been 

inactive (resting) for a long period, evaluation of current status volcanoes that 

caused huge eruptions in the past, and concept on the evaluation method of 

underground structure. Of the 1 to 3 studies, it was conducted as a commissioned 

study except for the study on the parameter setting of the ash fall simulation. 

 

(1) Research on evaluating the possibility of volcanic activity 

We have survayed the eruption histories based on the published information 

about 56 volcanoes in Japan and created cumulative magma volume-time diagrams. 

Based on the obtained information, the average magma discharge rate was calculated 

and it was judged whether the discharge rate was increasing or decreasing. The 

change of discharge rate was interpreted by examining the compositional change of 

the eruption products during the high discharge rate period and the low discharge 

rate period. Case studies of the Daisen volcano and the Akagi volcano were conducted. 

We clarified that the change of the discharge rate would be caused by the difference 

of magma supply system. 

In addition, we investigated eruption details in the case of the Towada 

caldera and the Shikotsu caldera which underwent huge eruption in the past. As a 

result, we compiled the history of the volcanic activity and the eruption products 

from the pre-caldera period to the post caldera period via caldera formation period. 

This history also explained the sequence of the Shikotsu caldera eruption. 
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In the case of Shikotsu caldera, it was shown that the sequence of the 

huge eruption started from the large scale plinian eruption and shifted to the 

pyroclastic flow eruption and ended in the caldera collapse based on the 

investigation of the eruptive material. Furthermore, paleomagnetic study for the 

deposition of caldera forming eruption indicated that the caldera collapse occured 

after significant time gap.  

 

(2) Research on estimation of eruption scale and influence range 

Petrological studies of the eruption products of a volcano that caused a 

huge eruption in the past were carried out. As a result, temperature and pressure 

conditions of the magma just before the eruption were obtained, and the accumlated 

depth of the magma was estimated. From this research, the depth of the accumulated 

magma which had caused a huge eruption was estimated to be 10 km or less. 

In addition, as a result of estimating the transition of the magma 

composition and the change of the magma supply system during the preparation 

process of the huge eruption, the caldera formation eruptions in the case of the 

Towada caldera and the Shikotsu caldera were caused after the low discharge rate 

period continued. 

On the other hand, the characteristics of the erupted magma composition 

were observed for Aso (Aso-4) and Aira caldera in Kyushu. From the Aso-3 eruption 

(about 120 ka) to the Aso-4 eruption (about 90 ka), it was found that the magma 

composition changed from mafic to felsic. In the case of the Aira caldera, the 

composition of the magma did not change significantly, and since the Aira Fukuyama 

eruption (about 90 ka), the siliceous magma was continuously discharged until the 

caldera formation eruption (about 29 ka). 

 

(3) Research on volcanic observation method 

A numerical simulation model which can evaluate the effect of viscoelastic 

relaxation on the state of the subsurface magma reservoir (temperature, pressure 

condition, etc.) considering for the activity of the caldera volcano and the wide 

crustal variation pattern was constructed. Using this model, we analyzed the shape 

of the magma chamber, pressure change, and uncertainties such as underground 

structure, and estimated the relationship between the magmatic reservation 

condition and crustal deformation. 

We also surveyed the underground structure of the Aso and Aira caldera as 

active caldera volcanoes. The MT method was investigated in the Aso Caldera, and 
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the seismic velocity structure was investigated in the Aira Caldera. As a result, 

it was found that a low resistivity region from 2 km to 9 km beneath at Nakadake 

crater of Aso caldera and the low velocity region exists about 15 km beneath of 

the Aira caldera center. 

Furthermore, analysis of the chemical composition of the deep underground 

fluid of the Aso caldera suggested that mafic magma is supplied to the middle and 

south side of the caldera. The result proved to be consistent with the current 

volcanic activity of Nakadake. 

 

(4) Survey of caldera volcano overseas 

Regarding caldera volcanos, we investigated the unrest events and 

underground structure that occurred in Yellowstone, Long Valley, Campi Flevlay, 

and Taupo. 
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１.  序論 

平成 25 年 7 月に施行された「実用発電用原子炉及びその附属施設の位置、構造及び設

備の基準に関する規則」（平成 25年原子力規制委員会規則第 5号）において、地震・津波

以外の「外部からの衝撃による損傷の防止」（第六条）が明記された。その中で安全施設は、

想定される自然現象（地震及び津波を除く。）が発生した場合においても安全機能を損なわ

ないものでなければならないとしており、敷地周辺の自然環境を基に想定される自然現象

の一つとして、火山の影響を挙げている。それを受けて、火山影響を適切に評価する一例

が示された「原子力発電所の火山影響評価ガイド」（以下「評価ガイド」という。）が作成

された。火山事象は低頻度の自然現象であることを踏まえ、国内外の火山研究の最新動向

や最新知見を継続的に収集することが重要である。 

本プロジェクトでは、火山活動とその特性について整理したうえで火山活動を評価する

ため、平成 25 年度から平成 30 年度まで下記①～④の知見を蓄積することを目的に２.の

２.１～２.４に示す調査・研究を行った。 

 

①火山活動の評価に関する知見 

国内の主要な火山について過去の火山活動に関する詳細な履歴（活動年代、噴出物の分

布・層序、噴火様式等）を既往文献調査や地質調査により検討して得られた、活動パター

ン、噴火様式、活動年代や噴火の規模、噴火進展プロセス等の火山の特性についての知見

を蓄積する。 

 

②噴火規模及び影響範囲推定に関する知見 

過去に大規模な火砕物密度流を伴うような活動をした火山について、①の地質調査等で

得られた噴出物に関する知見及び岩石学的な分析の結果を用いて得られた、噴火前のマグ

マ溜まりの温度・圧力条件等の知見及び噴出物量推定等に資する降灰シミュレーションに

関する知見を蓄積する。 

 

③火山活動に係る地下構造評価手法に関する知見 

上記①～②で得られた知見を基に構築した、地下のマグマ溜まりの挙動と広域地殻変動

の関係を推定する火山性地殻変動シミュレーションモデルを用いた数値実験の知見及び過

去の噴出物から推定されるマグマ溜まりの位置の観測や地殻変動観測の可否、現時点で観

測される地殻変動とマグマ溜まりの位置関係に関する知見を蓄積する。 

 

④ 海外のカルデラ火山に関する知見 

海外の研究機関との情報交換等を通じて収集した、海外のカルデラ火山研究の最新知見

を蓄積する。なお、本報告書において、カルデラ火山とは過去の巨大噴火の後に大規模な

陥没等により直径 10km以上の陥没地形を形成した火山をいう。 
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以下に研究の全体工程表を示す。 

 

表 1.1.1 研究の全体工程表 

Table 1.1.1 Progress schedule of this project 
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２.  研究期間を通じた主要成果 

２.１  火山活動の評価のための調査・研究 

平成 25 年 6 月に制定された評価ガイドにおいて、火山活動の可能性評価を行う場合の

例として、噴出量に対して噴出年代をプロットする階段ダイヤグラムを用いることが記載

されている。階段ダイヤグラムを作成するためには、文献調査や必要に応じて調査対象と

する火山の噴出物の分布や年代測定等の地質調査が必要になる。また、評価ガイドでは「階

段ダイヤグラムにおいて、火山活動が終息する傾向が顕著であり、最後の活動終了からの

期間が、過去の最大休止期間より長い等、将来の活動可能性が無いと判断できる場合は、

火山活動に関する個別評価の対象外とする。」とした評価指標が記載されているが、休止期

間との関係以外についての具体的な記載がない。そこで、本調査・研究では、火山活動の

可能性評価指標をより具体的にすることを目的に国内の主要な火山について過去の火山活

動に関する詳細な履歴（活動年代、噴出物の分布・層序、噴火様式等）を既往文献調査や

地質調査により検討し、活動パターン、噴火様式、活動年代や噴火の規模、噴火進展プロ

セス等の火山の特性についての知見を得た。 

 

２.１.１ 火山活動履歴の情報整備 

過去に巨大噴火を起こした火山や主要な活火山（海底火山や離島、北方四島等を除く。）

の活動履歴情報を既存文献から収集し、噴火堆積物を噴出量－時間階段ダイヤグラムの

形式で整理した上で、代表的な 56火山について、日本の主要第四紀火山の積算マグマ噴

出量階段ダイヤグラム情報を整理し、産業技術総合研究所地質調査総合センターの研究

資料集 No.613（参 1）として公開している。一例として、図 2.1.1 に恐山火山の噴出量－時

間階段ダイヤグラムを示す。 

恐山の火山活動は、約 1.4～0.76 Ma での古恐山火山と約 0.48 Ma から現在に至るまで

の新恐山火山の活動に区分される。新恐山火山の活動においては、約 0.27 Ma に正津川

火砕流を伴う噴火（Dense Rock Equivalent（以下「DRE」という。）換算で 1.74 km3）に

より小規模であるがカルデラ地形を形成している。その後、小規模な関根第 1、2火砕流

噴火と剣山・地蔵山溶岩を噴出して約 2万年間、活動を休止している。 

なお、本研究は、旧独立行政法人原子力安全基盤機構の委託研究（平成 25年度火山活

動の可能性評価基準及び火山モニタリング評価基準整備整備、受託先：国立研究開発法人 

産業技術総合研究所）及び原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 26年度

火山影響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究所）

事業により実施した。 
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出典）山元（2015）（参1） 

図 2.1.1 恐山火山の積算マグマ噴出量階段ダイヤグラム 

Figure 2.1.1 Accumulated magma volume-time diagrams at Osore-volcano  
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２.１.２ 平均マグマ噴出率及び噴出物組成と火山活動 

研究資料集 No.613（参1）に収録した 56 火山の階段ダイヤグラムは、数十万年前にまで遡

った各火山の活動履歴を可能な限り定量的に取りまとめたものであるが、火山によって

は情報不足で不十分な階段ダイヤグラムしか作成できないものもある。そのようなもの

を除いた北海道駒ヶ岳、恵山、恐山、十和田、岩手、秋田駒ヶ岳、蔵王、吾妻、安達太良、

磐梯、沼沢、那須、赤城、榛名、浅間、焼岳、御嶽、箱根、富士、東伊豆、伊豆大島、三

宅島、八丈島、大山、三瓶、鶴見、九重、霧島、桜島の 29火山について収録した階段ダ

イヤグラムデータから平均マグマ噴出率を算出し、その時間変化の比較を行った。その結

果を図 2.1.2 に示す。 

データは既存の文献を基にしているため、火山毎に噴火履歴の年代精度や火山イベント

の識別状況が異なるほか、相対的に古い噴出物ほど年代や噴出量の見積もりにおける不

確実性が大きくなる。それゆえ、比較的最近の時間間隔でのマグマ噴出率と、大きく過去

に遡った同じ時間間隔でのマグマ噴出率を同じ精度で比較することは難しい。そこで最

終噴火から遡った時間間隔での噴出量から平均マグマ噴出率（平均マグマ噴出率＝最終

噴火から遡った時間間隔での噴出量÷最終噴火から遡った時間間隔）を算出し、対数表示

でプロットした。このような表示では過去に遡るほど時間間隔が大きくなり、相対的に古

い噴出物の見積もりの不確実性を小さく扱うことができる。 

図 2.1.2 で顕著なことは、火山毎に平均マグマ噴出率が大きく異なることである。桜島、

富士山、十和田のような火山は千年当たりの噴出量が 1～10 km3DRE に達するのに対し、

低いものでは千年当たりの噴出量が 10-4 km3DRE と 5 桁に及ぶ顕著な違いが現れている。

平均マグマ噴出率の時間変化に着目すると、富士山、伊豆大島、三宅島のような伊豆小笠

原弧の大型の玄武岩質成層火山では、過去 100～500 年間と過去 1,000～10,000 年間のマ

グマ噴出率に大きな違いはなく、長期間一定の率でマグマが噴出していると考えられる。

しかし、他の多くの火山では、時間間隔に対してマグマ噴出率が一定ではなく、マグマ噴

出率が上昇もしくは低下していることがわかる。つまり、全体を平均化したマグマ噴出率

を単純に将来に外挿することは一部の火山を除いて難しく、マグマ噴出率の変化を考慮

に入れた評価が必要なことを示唆している。 

従って、階段ダイヤグラムにおけるマグマ噴出率上昇ケースと低下ケースのマグマ供給

系の違いを理解する必要がある。以下に、両ケースにおける噴出物化学組成の時系列変化

の事例として、赤城火山をマグマ噴出率上昇ケースとして、那須火山群を低下ケースの例

として示す。 

なお、本研究は、原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 27 年度火山影

響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究所）事業に

より実施した。 
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（１） マグマ噴出率上昇時の組成変化 

赤城火山は、群馬県北東部に位置する大型の成層火山で、東北本州弧南端の火山フロ

ント上に位置している。火山活動は 0.5 Ma 以降から始まり、成層火山体の形成から山

体崩壊、厚い溶岩流や溶岩ドームの流出、プリニー式噴火による大量の降下軽石や火砕

流の噴出、山頂カルデラの形成へと至る多様な火山活動を経て、約 30 ka にマグマ活動

を終えている（参4-参 6）。このような火山活動推移は多くの島弧の成層火山と共通するもの

であり、赤城火山は島弧火山の典型的な発達過程を示すと考えられている（参7）。軽石噴

火期の平均マグマ噴出率は、図 2.1.3 に示すように、P1と P2 初期の間に一旦低下した

後、再び上昇して約 60 ka のカルデラ形成に至っている。この噴出率変化に対応したマ

グマ組成の時系列変化は、降下軽石堆積物の火山ガラスの化学組成に顕著に表れている。

（また、P1～P3 のいずれの軽石も斜長石・輝石と少量もしくは微量の角閃石からなる組

合せは同じである。さらには、斑晶量は 10 vol.%以下の折口原・鹿沼軽石を除くと、他

は全て 20 vol.%前後で大きな違いはなく、同様なマグマ供給システムで活動したと考

えられる。） 

図2.1.4に赤城火山噴出物の火山ガラスのSiO2量とK-値の時間変化を示す。K-値は、

異質火山ガラスを除いた分析値を直線回帰して求めた SiO2 量のおおよその中央値であ

る 75 wt.%での K2O 量を示している。降下軽石堆積物の火山ガラスの SiO2量分布と、K-

値の時系列変化はほぼ連動しており、K-値の上昇が軽石噴火期に 3回繰り返されている

ことがわかり、この組成変化のパルスは、マグマ噴出率の違いで認識される P1・P2・P3

（図 2.1.3 参照）のサブ活動期と一致している。すなわち、P1・P2・P3 の境に当たる水

沼6軽石と水沼2軽石は明らかにSiO2量とK-値が低く、マグマ供給系がリセットされ、

サブ活動期が切り替わっていることを示唆していると考えられる。また、K-値の低い軽

石（糸井軽石流）と K-値の高い軽石とを希土類元素存在度で比較した結果として、赤城

火山噴出物のコンドライト規格化希土類元素存在度を図 2.1.5 に示す。K-値の低い軽石

中の希土類元素は、K-値の高い軽石に比べて中希土と重希土に乏しい特徴を示している。

既往の研究で Sr-Nd-Pb 同位体を検討した Kobayashi and Nakamura (2001)（参 8）による

と、赤城火山噴出物全体は同位体的に極めて肥沃であり、その同位体組成変動はマント

ル由来マグマと下部地殻物質の 2成分混合を示している。従って、希土類元素存在度パ

ターンにおける中・重希土の枯渇は、沼沢火山と同様（参9）に、高 H2O 条件下での下部地

殻物質の部分溶融により角閃石が溶け残る効果がより大きかったことを示すと考えら

れる。すなわち、サブ活動期の開始時に K-値が低下することは地殻融解の熱源であった

マントル由来マグマの寄与が一時的に高くなったことの現れであり、下部地殻へのマグ

マの大量貫入を契機にマグマ噴出率などの活動様式の変化が起きたことを示唆してい

ると推察できる。また、赤城火山では軽石噴火期の後、カルデラ内には地蔵岳・小沼溶

岩が噴出して約 30 ka に赤城火山のマグマの噴出が終了する。Kobayashi and Nakamura 

(2001)（参 8）によるとこの後カルデラ期の流紋岩溶岩は、赤城火山の中では同位体的に枯
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渇したものであり、それ以前の噴出物とは異なり地殻との同化作用の影響が小さい。こ

のことは、赤城火山の活動末期では、下部地殻を溶融させるのに十分な量のマグマがマ

ントルから供給されなくなり活動停止に至ったものと解釈できる。 

（２） マグマ噴出率低下時の組成変化 

那須火山群は、栃木県と福島県の境に位置する第四紀火山群で、南から北へ南月山・

茶臼岳・朝日岳・三本槍岳・甲子旭岳の順に連なる安山岩質成層火山の集合体である（参

10）。このうち茶臼岳火山だけが有史以来何回かの噴火記録のある活火山で、約 190 ka の

活動開始以降、数千年間隔でマグマ噴火を繰り返している（参11）。図 2.1.6 に那須茶臼岳

火山の積算マグマ噴出量階段ダイヤグラムを示す。那須茶臼岳火山は。噴火開始時の CH1

の噴出量が 1.2 km3DRE で最も大きく、それ以降は時間と共に噴出量が小さくなり噴出

率が低下する傾向が認められる。この茶臼岳火山噴出物の化学組成の特徴はいずれの噴

出物も苦鉄質端成分と珪長質端成分の混合で説明可能であることと、両端成分が活動期

間を通じて同じ組成であることである（参12）。 

従って、噴出物の化学組成は SiO2 量を横軸に取ったハーカー図で、全て直線上に並

んでいる（図 2.1.7 参照）。噴火ユニット毎の特徴を見ると最初期の CH1 は他のユニッ

トよりも珪長質な噴出物に富み、最近の噴出物の方がやや苦鉄質な噴出物が多くなる傾

向はある。このような違いは珪長質マグマと苦鉄質マグマの混合比の違いであると推定

される。また、珪長質側の噴出物の 87Sr/86Sr 比は約 1.9万年間の活動期間を通じてほと

んど変化しておらず、長期間同じマグマ溜まりが存在し続けているものと考えられる。
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図 2.1.2 最終噴火から遡った時間間隔と平均マグマ噴出率の関係 

産業技術総合研究所（2016）（参2）に加筆 

Figure 2.1.2 Average magma eruption rate versus duration when it dated 

back to from last eruption for 29 volcanoes (Add to AIST, 2016) 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.3 赤城火山の積算マグマ噴出量階段ダイヤグラム 

Figure 2.1.3 Accumulated magma volume-time diagrams at Akagi-volcano 

 

 
出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.4 赤城火山噴出物火山ガラスの SiO2量と K-値の時間変化 

Figure 2.1.4 Temporal variations of SiO2 and K-value for volcanic glass in 

pumice of Akagi Volcano 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.5 赤城火山噴出物のコンドライト規格化希土類元素存在度 

Figure 2.1.5 Chondrite-normalized REE patterns for whole rocks of Akagi Volcano 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.6 那須茶臼岳火山の積算マグマ噴出量階段ダイヤグラム 

Figure 2.1.6 Accumulated magma volume-time diagrams at Nasu volcano 

 

 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.7 那須茶臼岳火山噴出物の K2O-SiO2図と 87Sr/86Sr 比の時間変化 

Figure 2.1.7 K2O vs. SiO2 diagrams and 87Sr/86Sr diagrams for the products of Nasu 

Volcano 
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２.１.３ 巨大噴火の事例検討 

過去に巨大噴火や大規模噴火を繰り返し起こした火山を対象に、噴火の準備過程から噴

火に至るまでの履歴と噴火プロセスについて地質学的な調査を中心にした調査に加え、

噴出物の岩石学的な検討を行い、火山活動の休止期から準備期へと至る事例に関する知

見を蓄積した。以下に大山火山、十和田カルデラ、支笏カルデラ、阿蘇カルデラ（Aso-4

噴火）の調査結果を示す。本研究において巨大噴火とは、大量の火砕流によって広域的な

地域に重大かつ深刻な災害を引き起こすような噴火で、噴火規模としては、数十 km3程度

を超えるような噴火をいう。また、大規模噴火とは、噴出量が１～数十 km3程度の噴火を

いう。 

なお、本研究は、独立行政法人原子力安全基盤機構の委託研究（平成 25 年度火山活動

の可能性評価基準及び火山モニタリング評価基準整備整備、受託先：国立研究開発法人 

産業技術総合研究所及び平成 25 年度大規模噴火事例調査、受託先：国立大学法人 北海

道大学）及び原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 26～30 年度火山影響

評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究所、平成 27年

古地磁気方位決定による噴火間隔見積りに関する研究、受託先：国立大学法人 茨城大学、

平成 28年度大規模噴火の相対的時間推移に関する古地磁気学的研究、受託先：国立大学

法人 熊本大学、及び平成 29～30 年度マグマ溜まりの形成・噴火プロセスの時間スケー

ルに関する研究、受託先：国立大学法人 茨城大学）事業により実施した。 

（１） 大山火山の事例調査 

大山火山は鳥取県西部にある東西約 35 km、南北約 30 km の大型の第四紀複成火山で

ある。この大山火山では約 50 ka に国内で最大規模のプリニー式噴火である大山倉吉降

下火砕物（DKP）を噴出したが、この大規模噴火が大山火山の長期的な火山活動の中でど

のように起きたものかまでは理解されていない。そこで、大山火山について、過去約 20

万年間の噴火層序の見直しとマグマ噴出量の再計測を行い、活動履歴を示す積算マグマ

噴出量階段ダイヤグラムを作成するとともに、噴出物の岩石学的な組成検討を行い、大

山火山のマグマの成因を含めた大山火山の活動と将来の活動可能性について検討した。 

① 大山起源の噴出物層序と噴出量の検討 

大山の噴出物層序は最新期の活動で異なった 2 つの主張があり（参 13）（参 14）、本研究

では詳細な調査を行った結果、図 2.1.8 に示す層序となった。すなわち、本研究では

福本・三宅（1994）（参14）が記載したように弥山火砕流堆積物と草谷原降下軽石の間に

厚さ 3 cm の土壌化した風成層と、その最上部に火砕流に焼かれた炭化物を認め、こ

の火砕流は草谷原降下軽石とは別の噴火ユニットとするべきものと判断した。この風

成層最上部の炭化物（DS101）と火砕流最下部に含まれる炭化物（DS102）を対象に放

射性炭素年代測定を実施した結果、DS101 の暦年代は 18,961-18,743 calBC、DS102 の

暦年代は 18,971-18,749 calBC とほぼ一致し、三鈷峰溶岩ドーム形成とこれに伴う清

水原火砕流の発生はほぼ 21 ka であることが明らかになった。また、津久井 (1984)
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（参13）の弥山火砕流堆積物については、荒川 (1984)（参15）が示したように北麓のもの

と西-南西麓のものと区別する必要がある。荒川 (1984)（参15）は後者をオドリ火砕流

堆積物と記載していたが、彼のオドリ火砕流は烏山溶岩ドームを起源とする南麓や東

麓に分布する別の笹ヶ平噴火堆積物（参 13、参 16）を含んでいた。従って、本報告では後

者の堆積物を桝水原火砕流堆積物と新たに記載する。この堆積物は、土壌化した薄い

風成層を挟んで広域火山灰である姶良-丹沢テフラ（AT）を覆っている。堆積物が模

式的に露出する鳥取県西伯郡伯耆町金屋谷において、その基底から炭化木片（DS201）

を採取し、放射性炭素年代測定を行った。その結果、26,570-26,280 calBC の暦年代

を示した。この結果は、大山東方の湿地掘削コアで見つかった大山東大山降下火砕物

（原著では弥山軽石）の放射性炭素年代（参 17）と完全に一致しており、弥山溶岩ドー

ム形成の一連の噴火の産物と考えられる。 

約 50 ka に噴出した DKPは、その等層厚線分布が町田・新井 (1979)（参18）や竹本 

(1991)（参 19）により公表されており、これらを使ってマグマ体積を見積もることが可

能である。しかし、DKP以前の大規模な降下火砕物について示された広域の等層厚線

図はほとんどない。唯一、大山火山近傍の等層厚線を遠方に外挿して図示した須藤・

他 (2007)（参 20）の分布図がある。しかし、須藤・他 (2007)（参 20）の示した外挿図は、

既往文献に示されている遠方での降下火砕物の層厚とは全く一致していない。そこで、

既往の文献情報を基に DKP 以前の大規模な降下火砕物である大山関金降下火砕物

（DSP）、大山生竹降下火砕物（DNP）、大山松江降下火砕物（DMP）、大山別所降下火砕

物（DBP）、大山奥津降下火砕物（DOP）降下火砕物の分布を新たに作成し、噴出量の

再検討を行った。 

その結果、既往文献情報を基に大山火山降下火砕物の等層厚線図を作成し、層序

の再検討結果と合わせて、マグマ噴出量の再計測（表 2.1.1）を行い、新たに積算マ

グマ噴出量階段ダイヤグラムを作成した（図 2.1.9）。 

本研究では、降下火砕物堆積物の体積について、既存の等層厚線図と新たに作成

した等層厚線と等層厚線が囲む面積の関係から岩石換算値とした。具体的には、

Legros (2000)（参 22）の簡便法を用いた。この方法は一つの等層厚線の面積から全体積

の最小値を与えるもので、降下火砕堆積物全体の等層厚分布が把握できていない場合

にも用いることが可能である。 

再作成された階段ダイヤグラムでは、大山火山の活動は、約 100 ka の名和火砕流

（NwP）噴火前後から階段の傾きが急になり、噴出率が大きくなる傾向が認められる。

これまでは、DKP噴火のみが突出して大きな噴火であるように考えられてきたが、DKP

をはじめとする 100 ka 以降の高噴出率期の活動は、生成されるマグマの変化を示唆

していると考えられる。 
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② 大山火山マグマの特徴と組成の変化 

大山火山マグマの特徴としては典型的アダカイト質であることが知られている。ア

ダカイトは、火山弧の下に沈み込んだ若くて熱い海洋スラブが部分融解して形成した

火山岩で（参 23）、一般に斜長石、角閃石、黒雲母を含むデイサイトであるが、Yに乏し

く Sr に富む高 Sr/Y 比を持つこと、コンドライトで規格化した希土類元素パターン

（REE パターン）が軽希土から重希土側に急傾斜すること、Euの負の異常を持たない

ことなど、通常の島弧火山岩とは異なる特徴を持っている（参 24-参 25）。 

大山火山のマグマの特性を調べるため、全岩主成分組成の検討を行った。図 2.1.10

に大山火山噴出物の SiO2-K2O 図を示す。 

大山火山噴出物の化学組成分析では、DKPや DNPの噴出物である軽石が著しい風化

作用により、軽石の基質を構成する火山ガラスが完全に粘土化したものがほとんどで

あるため、全岩化学組成分析が不可能である。そこで、火砕物として破砕された粒子

毎に主成分元素濃度を求め、粒子のモードから軽石の全岩主成分元素組成を復元する

手法を採用した。軽石中の斑晶鉱物の主要元素組成については、ほとんど変質してお

らず測定が可能である。また、湖成堆積物やボーリングコアなどから保存の良い火山

ガラスを含んだテフラ試料が見出され、その組成の特徴が明らかになってきている（参

26-参 28）。本研究で分析した DKP（HOB-1-15.76）も、産総研が活断層調査のために富山

県で実施したボーリングコア（参29）から得られた試料を使用した。 

軽石の全岩主成分組成は、ハーカー図上で個々の斑晶（斜長石+角閃石+斜方輝石+

黒雲母+鉄鉱）のモード比合算組成値と火山ガラスの組成値を直線で結んだ混合直線

上に求めることが出来る（図 2.1.10）。分析した DKP における火山ガラスの含有量は

60 vol.%強であるので、DKP の全岩 SiO2量は 65～66 wt.%となる。K2O 量については、

高噴出期の NwP や桝水原火砕流−弥山溶岩と 160 ka 以前の低噴出期溶岩や最末期溶

岩とでは明瞭な違いがあり、DKP の組成は前者の高噴出期トレンドと一致している。

なお、図 2.1.10 に表示している DNP の火山ガラス組成は、斑晶中のガラス包有物の

分析値（参31）であり、DNPの全岩主成分は特定できていない。しかし、DNPの火山ガラ

ス包有物と斑晶モード合算値の混合直線は DKPと同様に高噴出期トレンドに近く、類

似の組成を持つとことが期待できる。 

次に、微量元素分析を行い大山火山のマグマの特性の時間変化を検討した。スラブ

メルト指標であるSr/Y−Y図とメルト−流体指標であるNb/Y−Ba図を図2.1.11に示す。 

高噴出期と低噴出期では噴出物が異なる組成トレンドを持つことが明瞭にわかる。

スラブメルト指標（Sr/Y 比）では、高噴出期には Sr/Y 比が低く、反対に低噴出期に

は Sr/Y 比が高くなる。また、両者のトレンドは異なる Sr/Y 比を持つ親マグマから分

化したことを示唆している。同様に、Nb/Y−Ba 図においても、高噴出期と低噴出期の

噴出物は明瞭に異なる領域にプロットされ、DKPも含め高噴出期のものは、北九州地

域のマントル由来玄武岩の領域に、低噴出期のものはさらに Nb/Y 比の大きな領域に
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分布している。Nb はスラブ脱水による流体に入りにくい元素の代表であり、スラブ

流体の影響を強く受けるような東北日本弧の火山では値が低くなる。反対に Ba は流

体に入りやすい元素の代表である。  

次に、大山火山噴出物の化学組成時系列変化の検討をするため、Sr/Y 比と同様に

スラブメルト指標として用いられる（La/Yb）n比（コンドライト値で規格化した La/Yb

比（参32））を用いた。図 2.1.12 に大山火山噴出物のコンドライト規格比（La/Yb）n値

及び Nb/Y 比の時系列変化を示す。 

この指標は REE パターン図における軽希土から重希土の傾きを示すもので、値が大

きいほど重希土の枯渇度が大きくなる。（La/Yb）n 比と Nb/Y 比の時間変化パターン

の対応は良く、いずれの元素比も高噴出期に特徴的に低くなり、最末期に再び低噴出

期と同等まで上昇して噴火活動を停止していることがわかる。 

同様な時系列変化は、87Sr/86Sr 比及び 208Pb/206Pb 比でも確認された。 

③ マグマ供給系とマグマ組成変化の関係 

マグマ組成の変化と噴出量の関係から、大山火山のマグマ供給系について、次の

ような定性的なモデルが考えられる。 

南海トラフから沈み込んだ四国海盆スラブは四国から山陽地域下で大量に脱水し

た後、山陰地域下でエクロジャイト安定領域に達して、スラブメルトが生成可能な状

態になっている（図 2.1.13）。このような場で高温マントルの寄与が少ない場合、生

産されるスラブメルトの量は少なくなり、メルト中の含水量も乏しくなる。反対に高

温マントルの寄与が大きな場合は、スラブメルトの寄与は相対的に小さくなるものの、

生産されるメルトの量自体は大きくなることやマントルからの流体の付加も期待で

きる。高噴出期の DKPや DNP の様な巨大なプリニー式噴火が起きるためには、含水量

の高い大量のマグマの存在が不可欠であり、この間にスラブメルト指標が揃って低下

することは、マントル−スラブメルト反応が進行したことの表れであると考えられる。

一方、最末期に噴出量が急減するとともに、スラブメルト指標が上昇して、噴火活動

を停止していることは、約 100 ka から始まった高温マントルの関与が 20 ka にはほ

とんどなくなり、噴火が継続できなくなったと解釈できる。 

（２） 十和田火山の事例調査 

十和田湖周辺地域における主要な火山活動は、鮮新世における火山活動停滞期（十和

田湖図幅のデータによる）を経て、2.5 Ma 頃に開始したと考えられ、2.5 Ma 以降～十

和田火山活動開始（0.2 Ma）までの火山活動は、大きく前期（2.5～1.6 Ma）と後期（1.6

～0.6 Ma）に区分される。 

前期（2.5～1.6 Ma）：本地域南東部において火山活動が開始された。複数の噴出中心

より安山岩～デイサイトマグマが噴出し、高山溶岩・火砕岩、宇樽部川火砕岩・溶岩、

十和田山溶岩、三ツ岳溶岩が形成された。堆積物は、水冷破砕溶岩、陸上溶岩、火砕流
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堆積物、降下火砕堆積物からなる。これらの火山活動は、1.7～1.6 Ma 頃の十和田山や

三ツ岳の溶岩ドーム群の形成によって一旦終了したと考えられる。 

後期（1.6～0.6 Ma）：本地域南東部で火山活動が終了した後、北西部において火山活

動が開始された。複数の噴出中心より玄武岩質安山岩～デイサイトマグマが噴出し、温

川沢溶岩、爺倉岬溶岩・火砕岩、岩岳溶岩・火砕岩、堀切沢溶岩が形成された。これら

の活動と同時期に、北東部では湖水底で奥入瀬川火砕岩が形成された。 

0.6 Ma 以降：本地域を給源とする 0.6～0.2 Ma の顕著な火山噴出物は認められず、

十和田火山の活動開始（0.2 Ma）までには、約 40万年間の活動間隙（あるいは停滞期）

が存在したと推定される。 

従来の研究では、十和田火山活動開始以前の噴火史が不明確であったが、本研究によ

り、十和田火山の活動開始時期が 0.2 Ma 付近であること、それ以前には 40万年間の火

山活動休止期が存在することが判明した。現時点では、0.6 Ma 以前の火山活動について

は、十和田火山とは別の火山として取り扱うことが妥当であると考えられ、以下に 0.2Ma

以降の十和田火山の活動履歴について述べる。 

① 十和田火山の活動履歴 

本研究では、前述のように十和田火山の活動開始時期は 0.2 Ma 以降とし、先カル

デラ期（～約 60 ka）、カルデラ形成期（61～18 ka）、後カルデラ期（15.5 ka～）の

3期に区分される。図 2.1.14 に十和田火山の階段ダイヤグラムを示す。 

先カルデラ期において、現状の階段ダイヤグラムによれば、0.1 Ma ごろから噴出

率が 1桁増加している。また、噴火エピソード Q以前に約 2万年間の低噴出率期があ

る。しかし、図中の先カルデラ期の階段ダイヤグラムは、遠方テフラ及びそれらと対

比された火砕流堆積物のデータで作成したもので、給源近傍のみで産する溶岩と火砕

物については、階段ダイヤグラムには反映できていない。その要因は、給源近傍相に

おいて未だ十分な精度で年代制約を与えられていない点にある。特に、青橅山火砕流

堆積物や養老沢火砕流堆積物において精度の良い年代指標が見つかっていない。また、

遠方テフラとの対比についても課題が残されているため、十和田火山の先カルデラ期

の活動履歴については、より詳細な調査が必要になる。 

カルデラ形成期は、噴火エピソード Qから Lまでの間と定義され（参 33）、その期間

は約 4万 6千年間である。カルデラ形成期噴出物に、溶岩は確認されていない。カル

デラ形成期は、噴出量数 km3DRE 以上に及ぶ、複数回の火砕流噴火の発生で特徴付け

られる。このような大規模噴火は、先カルデラ期では認められていない。比較的規模

の大きな火砕流噴火は、噴火エピソード Q（奥瀬噴火：61 ka、4.8 km3）、N（大不動

噴火：36 ka、17.9 km3）、L（八戸噴火 15.5 ka、20.3 km3）の 3回発生した。これら

の 3回の火砕流噴火の間にも、噴出量数 km3DRE 以下の噴火が複数回発生している。 

表 2.1.2 にカルデラ形成期の各噴火エピソードについて、噴火様式・推移、年代、

噴出量、斑晶鉱物組合せの一覧表を示す。カルデラ形成期最初の噴火は、61 ka の噴
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火エピソード Qで、最初にプリニー式噴火が発生し、降下軽石・スコリアが堆積した。

続いて、マグマ水蒸気噴火が発生し、火山豆石を含む降下火山灰層が堆積した。その

後、火砕流が発生し、周囲に広く流れ下ったと考えられる。火砕流堆積物の体積は、

Hayakawa (1985)（参 33）によると 4 km3DRE とされているが、今後の調査次第では、噴

出量は大きくなる可能性がある。なお、噴火エピソード Qの時に、最初のカルデラが

形成されたと考えられている（参33）。 

その後、58 ka に噴火エピソード P、55.2 ka に噴火エピソード P’、53 ka に噴火

エピソード Oが発生した。噴火エピソード Pは、プリニー式噴火が発生して、降下軽

石が堆積した。噴火エピソード P’では、マグマ水蒸気噴火が発生して、軽石火山礫

混じりの火山灰層が堆積した。40 ka の噴火エピソード O’では、ブルカノ式噴火に

より青灰色火山灰が堆積した。 

36 ka の噴火エピソード N（大不動）が発生した。水蒸気プリニー式噴火が発生し、

火砕サージ堆積物、降下軽石・火山灰が堆積した後、大規模な火砕流が発生して、十

和田火山を中心とした半径 50～100 km の地域に火砕流が流れ下った。この時もカル

デラの陥没が起こったと推定される。その後、23 ka に噴火エピソード N’が発生し

た。ごく小規模なブルカノ式噴火であり、青灰色火山灰が堆積した。21.2 ka には噴

火エピソード Mが発生した。この噴火は、カルデラ形成期では 4番目に規模の大きな

噴火で、噴火推移の詳細は不明であるが、水蒸気プリニー式噴火、プリニー式噴火に

より、降下火砕物がもたらされ、火砕流も発生した。 

17.2 ka には噴火エピソード M’が発生した。小規模なブルカノ式噴火であり、青

灰色火山灰が堆積した。特記すべき特徴として、この火山灰層には普通角閃石が含ま

れることが挙げられる。十和田火山噴出物に普通角閃石が含まれるのは稀である。カ

ルデラ形成期では、噴火エピソード L、M’堆積物にのみ、普通角閃石が認められる。

噴火エピソード Lの約 2 ka に、Lと同一の斑晶鉱物組合せの火山灰が噴出していた

ことは、両者のマグマが共通していることを示唆している。噴火エピソード M’は、

カルデラ噴火の先駆的噴火として位置付けられる可能性がある。 

15.5 ka の噴火エピソード L は、規模の面で N をやや上回る、十和田火山最大規

模の噴火である。水蒸気プリニー式噴火が発生し、火砕サージ堆積物、降下軽石・火

山灰が堆積した後、大規模な火砕流が発生して、十和田火山を中心とした半径 50～

100 km の地域に火砕流が流れ下った。この噴火により、現在見られる直径約 11 km

の十和田カルデラの原形が完成した。 

カルデラ形成期全体を通してみると、その最初期以降（53 ka の噴火エピソード O

以降）は、小規模なブルカノ式噴火（O’、N’、M’）と比較的規模の大きな軽石噴火（N、

M、L）が交互に発生する傾向がある。噴火エピソード O’、N’、M’の火山灰層は、新

鮮で緻密なブロック状のデイサイト～流紋岩で構成されており、これらの噴火では溶

岩ドームの形成を伴った可能性が高い。おそらくこの時期には、カルデラ内部に溶岩
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ドームからなる火山体が存在しており、軽石噴火（N、M、L）の度に火山体が破壊さ

れることを繰り返していたと推定される。また、いずれのブルカノ式噴火（O’、N’、

M’）も、軽石噴火（N、M、L）が発生する 2～4 ka に起こっている。これらのセット

は、記載岩石学的特徴が一致する。特に、M’と L については、十和田火山では珍し

い普通角閃石を含む点で一致する。これらのブルカノ式噴火（O’、N’、M’）は、軽石

噴火（N、M、L）の先駆的噴火として位置付けられる可能性がある。 

② カルデラ形成期におけるマグマ噴出率 

図 2.1.15 にカルデラ形成期の階段ダイヤグラムを示す。カルデラ形成期では、大

規模カルデラ噴火の発生以外に、他の活動時期では見られない特徴が認められる。そ

れは、大規模カルデラ噴火に先行する数万年間の低マグマ噴出率期の存在である。カ

ルデラ形成期は、全体としてみれば 1.1 km3DRE/千年と高マグマ噴出率であり、先カ

ルデラ期や後カルデラ期よりも噴出率は高い（図 2.1.14）。しかしながら、大規模カ

ルデラ噴火間の時期に注目すると、噴火エピソード Q-N 間が 2 万 5 千年間でマグマ

噴出率が 0.11 km3DRE/千年、噴火エピソード N-L 間が 2 万 5 百年間でマグマ噴出率

が 0.15 km3DRE/千年であり（図 2.1.15）、先カルデラ期後期（約 4万年間）や後カル

デラ期（1万 5千年間）と比較してもマグマ噴出率が低い（図 2.1.14）。また、火砕

噴火の頻度についても、噴火エピソード Q-N 間が 0.16 回/千年、噴火エピソード N-L

間が 0.15 回/千年であり、後カルデラ期の 1.2 回/千年よりも有意に低頻度である。

以上のように、大規模カルデラ噴火の前には、2万年間程度の低マグマ噴出率・低噴

火頻度期が先行する傾向にある。大規模カルデラ形成噴火間の時期は、マグマ噴出率

も低く、噴火発生頻度も低頻度で、噴火活動が相対的に不活発な時期であったと考え

られる。このことは、大規模カルデラ噴火を起こすためには、それに応じて地下にマ

グマを蓄積する時間が必要であることを示唆している。 

図 2.1.16 にカルデラ形成期から後カルデラ期にかけての噴出物の全岩 SiO2 量時

系列変化を示す。カルデラ形成期では、噴火エピソード Qで安山岩～デイサイトマグ

マが噴出した後、全岩 SiO2量が時代とともに微増し、Nと Mでは流紋岩マグマが噴出

するに至った。その後、Lではやや苦鉄質になるものの、デイサイト～流紋岩に至る

比較的幅広い組成のマグマが噴出した。このように、カルデラ形成期においては、一

貫してデイサイト～流紋岩マグマ主体の活動となっている。しかし、後カルデラ期に

入ると、マグマ組成は急激に玄武岩質安山岩へと変化し、その後、1万 5千年間かけ

て徐々に玄武岩質安山岩から流紋岩へと変化する傾向を示す。このような、カルデラ

形成期～後カルデラ期のマグマ組成の急速な変化については、噴出物のより詳細な岩

石学的検討が必要である。 

（３） 支笏火山の事例調査 

支笏火山は約 60 ka の大規模噴火の後、約 40 ka にカルデラ形成噴火を起こして現カル

デラを形成した火山である。本研究では、カルデラ形成噴火とその直前の噴出物を対象に
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したボーリング掘削、トレンチ調査、地表調査を実施し、大規模噴火前の休止期から準備

期へと至る事例を調査した。 

① 支笏火山の先カルデラ期の活動履歴 

先カルデラ期における 60 ka 社台噴火は、先カルデラ期の最も規模の大きな噴火

で、噴出量は 10～15 km3 DRE と見積もられている。60 ka 社台噴火噴出物について、

支笏湖東方約 20 km の地点でのボーリングコア試料、支笏湖東方 40 km 及び支笏湖

北東 40 km におけるトレンチ調査試料を採取し、その噴出物を山縣 (1994)（参 35）にほ

ぼ従って 5つのユニットに区分した。その後、これらの噴出物についてユニット区分

を再検討し構成物分析を行った結果、60 ka 社台噴火噴出物を、堆積構造及び噴出物

の構成物から、A から C の大きく 3 つの地質ユニットに区分した（図 2.1.17～図

2.1.20）。最下位の Unit A は軽石主体の降下火砕堆積物で、茶褐色土壌を直接覆う軽

石堆積物（A1、A2）とその上位の火山灰堆積物（A3）からなる。Unit B は、Unit A を

直接覆うスコリア主体の降下火砕堆積物で全体的に層状構造が発達しており、粒径や

色彩の異なる層が成層している部分を B1-B4、黒色部分と赤黒色部分が繰り返し累重

する部分を B5とした（図 2.1.19、図 2.1.20）。さらに最上位の Unit C はスコリア主

体の火砕流堆積物C1とその後の降下火砕堆積物C2からなる（図2.1.18、図2.1.20）。 

前記のように 3つに区分した Unit A から Unit C は、その堆積構造、堆積物の粒

度及び構成物の時間変化から、それぞれが異なる噴火フェーズ（Phase 1：軽石質の

プリニー式噴火、Phase 2：スコリア質のプリニー式噴火、Phase 3：火砕流噴火）に

相当することが明らかになった（図 2.1.21）。 

Phase 1 では安定的な噴煙柱から降下軽石堆積物が供給されたが（A1、A2）、この

噴煙柱は A3 で衰退したと考えられる。Phase 2 では噴煙柱高度が一定ではなく噴出

率の増減を繰り返しながら（B1-B4）次第に噴出率が上昇していった。B5で噴煙柱高

度は最大になったが、この時期は間欠的な噴火を繰り返して色調の異なる成層構造が

形成された可能性が考えられ、その後 Phase 3 の火砕流噴火（C1）に至った。火砕流

堆積物を覆う降下火砕堆積物（C2）は、Phase 2 後期（B5）より明らかに規模の小さ

な噴煙柱から供給されたと考えられる。60 ka 社台噴火では、Phase 2 以降で安山岩

質マグマ（スコリア）、混合マグマ（縞状軽石・灰色軽石）が噴出しはじめるが、デ

イサイト質マグマ（軽石）は 10〜15 km3DRE の噴火初期から末期まで消滅することな

く常に噴出し続けており、珪長質マグマ（苦鉄質マグマ）から苦鉄質マグマ（珪長質

マグマ）へ時間とともに置き換わっていくという他の火山で一般的に見られるものと

は異なっている（参36）。この特徴は、安山岩質マグマとデイサイト質マグマからなる成

層マグマ溜まりからの噴出や単独の火道からの噴出では説明するのが難しく、それぞ

れ独立したマグマ溜まりから、少なくともデイサイト質マグマはその他のマグマとは

別の火道を通って噴出した可能性を示唆している。 
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② 支笏火山のカルデラ形成期の活動 

支笏カルデラ形成噴火の噴火年代は 43.8 ka、噴出体積は 100～130 km3DRE と見積

もられている。本研究によって支笏カルデラ形成噴火は大きく 5つの噴火フェーズに

分類され（PhaseI：マグマ水蒸気噴火期、PhaseII：大規模なプリニー式噴火による

降下軽石堆積物卓越層から火砕流堆積物卓越層への移行期、PhaseIII：大規模火砕流

堆積物噴出期、PhaseIV：厚い岩片濃集層を伴う火砕流堆積物噴出期、PhaseV：大規

模噴火終息期）、これらは時間間隙をはさんで、Stage1（従来の Spfa-1:PhaseI, II）

と Stage2（従来の Spfl:PhaseIII～V）の大きく 2 つに区分されていた。また、特に

PhaseI 噴出物は 3 つのユニットに分けられ噴火最初期には薄く広く高温のブラスト

状堆積物が覆ったと考えられること、PhaseII 噴出物は遠方では 2つのユニットのみ

が認められることが確認された。 

支笏湖南方の模式露頭において、層相、構成物の変化及び時間間隙に注目して、

支笏カルデラ形成噴火噴出物をAからFの６つのユニットに再区分した（図2.1.22）。

Unit A の下位及び Unit F の上位には土壌が存在するが、Aから Fの間には土壌は認

められない。一方で、Unit B-C、Unit C-D、Unit E-F 間には時間間隙を示唆する産

状が認められた（図 2.1.23）。 

Unit A は層厚約 70 cm で、A1、A2の 2つのサブユニットに区分される。A1は最下

部に炭化物の薄層を伴う粗粒砂サイズの火砕サージ堆積物、A2 は火山豆石を含む火

砕サージ堆積物と降下軽石堆積物の互層でマグマ水蒸気噴火に伴う堆積物であると

考えられる。 

Unit B は下位から降下軽石堆積物（B1）、火砕サージ及び火砕流堆積物と降下軽石

堆積物の互層（B2）、そして 2 枚の火砕流堆積物（B3）の３つのサブユニットに細分

され、全体の層厚は約 10 m である。Unit B と Unit C の境界には、侵食間隙が認め

られ、その侵食面上位には再堆積層が認められた。 

Unit C は非溶結な塊状の大規模な火砕流堆積物であり、層厚は約 30 m に達する。

本質物質主体の下位（C1）と岩片に富む上位（C2）の 2つのサブユニットに区分され

るが、C1と C2 の間には大きな時間関隙はなかったと考えられる。一方で、Unit C-

Unit D 境界部には、C2が侵食されて生じた再堆積層が存在しており、その上部は基

質・岩片ともに風化していることから比較的長い時間間隙が示唆された（図 2.1.23）。 

Unit D は、層厚約 3 m の塊状・非溶結の小規模火砕流堆積物である。上部にはガ

ス抜けパイプが多く観察されるが、これらが上位の Unit E に到達することはない。

このことから、火砕流からのガス抜けが収まってから Unit E が堆積したと考えられ

る。 

Unit E は、層厚約 2 m の非溶結な小規模火砕流堆積物である。この火砕流堆積物

の上位には斜交成層した再堆積層が見られ、その再堆積層の最上部はやや風化してい
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る。このことから、Unit C-Unit D 境界と同様、Unit E-Unit F 境界には比較的長い

時間間隙が存在していたと考えられる。 

Unit F は２つのサブユニットに区分され、F1は降下軽石堆積物、F2は火山豆石を

含む火砕サージ堆積物であり、全体の層厚は約 50 cm である。 

上記の区分に従って支笏カルデラ形成噴火噴出物の構成物分析を行った（図

2.1.24；本質物質 2種類と岩片の 3区分）。カルデラ形成噴火噴出物の本質物質は、

斑晶に乏しい軽石（Crystal-poor type：CP タイプ）と、斑晶に富む軽石及びスコリ

ア（Crystal-rich type：CR タイプ）からなる。CPタイプの斑晶量は 5 vol.%以下、

SiO2量が 67 wt.%以上であり、CRタイプ（斑晶量 20 vol.%以上、SiO2量 67 wt.%以

下）とは明瞭に区別できる。 

Unit A では本質物質が 80～90 vol.%を占めるのに対して、Unit B では増減を繰

り返しつつ次第に岩片量が増加する。C1 で岩片量は急減するが、C2 では全体の 80 

vol.%以上を岩片が占めるようになる。その後は増減を繰り返しつつ岩片量は 40 

vol.%未満となる。一方で、本質物質のタイプに注目すると、Unit A～Unit C では CP

タイプが主体であるが、Unit C の末期には少量の CRタイプが噴出しはじめ、Unit D

～Unit F では両者が共存することが明らかになった。 

Unit A～Unit C と Unit D 以降で本質物質タイプの比率が大きく変化し、この間

に風化面を形成するだけの時間間隙が存在することから、Unit A～Unit C と Unit D

以降でそれぞれを別の噴火として区分できる可能性が考えられる。このような時間間

隙を示唆する露頭での産状について、より定量的な時間スケールを評価するため、火

山噴出物の古地磁気方位の測定を試みた。その結果、Unit B と Unit C の境界では、

同時～数十年の時間間隙と推定された。また、Unit C と Unit D の境界では、100年

以上の時間間隙が存在することが明らかになった（参37）。 

従って、支笏火山のカルデラ形成噴火の推移は、以下のように推定される。 

マグマ水蒸気噴火及び水蒸気プリニー式噴火で始まった（Unit A）、その後、時間

間隙をおかずにマグマ噴火に移行し、Phase2 ではプリニー式噴火が開始した（Unit 

B）。Phase 2 後期には噴煙柱が不安定になり、火砕サージ堆積物や火砕流堆積物を噴

出した。その後、Phase 3 では爆発的な噴火により大量の火砕流堆積物を噴出し、カ

ルデラ陥没に伴うラグブレッチャが堆積した（Unit C）。さらにその後有意な休止期

をおいて、後カルデラ活動に移行したと考えられる。後カルデラ活動の Phase 4 では

小規模な火砕流堆積物が間欠的に噴出した（Unit D、Unit E）。火砕サージを伴う小

規模なプリニー式噴火が発生した（Unit F）。岩片量の時間変化から、カルデラの崩

壊は Unit B で始まり、Unit C 末期のラグブレッチャ噴出によって現在のカルデラが

ほぼ形成されたと考えられる。 
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このような噴火推移は、カルデラ陥没に伴うラグブレッチャが放出された後に、

大規模な火砕噴火が発生し火砕流が堆積するという Druitt and Sparks (1984)（参38）

のカルデラ形成噴火のモデルとは異なっている。 
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表 2.1.1 大山火山噴火ユニット層序とマグマ体積 

Table 2.1.1 Stratigraphy of the Daisen volcano eruption unit and magma volume 

 

出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

 

 

 

表 2.1.2 カルデラ形成期の噴火エピソード一覧表 

Table 2.1.2 List of eruptive episode in caldera forming period at Towada 

volcano 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.1.8 大山火山噴出物の層序 

AT=姶良 Tnテフラ、SkP=三瓶木次テフラ、P=火砕流、L=溶岩、F=降下火砕物 

Figure 2.1.8 Stratigraphy of eruption product of Daisen Volcano 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.1.9 大山火山の積算マグマ噴出量階段ダイヤグラム 

Figure 2.1.9 Accumulated magma volume-time diagrams at Daisen volcano 

 

  

NwP 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.10 大山火山噴出物の SiO2-K2O 図 

Figure 2.1.10 K2O vs. SiO2 diagrams for the eruption products of Daisen Volcano 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.11 大山火山噴出物の Sr/Y-Y 図及び Nb/Y-Ba 図 

Figure 2.1.11 Sr/Y vs. Y and Nb/Y vs. Ba diagrams for the eruption products of 

Daisen Volcano 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.12 大山火山噴出物のコンドライト規格化(La/Yb)n 比及び Nb/Y比の時系列変化 

Figure 2.1.12 Chondrite-normalized (La/Yb) n vs. Age and Nb/Y vs. age diagrams 

for the eruption products of Daisen Volcano 
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図 2.1.13 西南日本の沈み込み帯におけるマグマ供給系モデル （Kimura et al.

（2015）（参39）に加筆） 

Figure 2.1.13 Magma supply system model in the subduction zone of Southwest 

Japan (Add to Kimura et al., 2015) 

 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.14 十和田火山の階段ダイヤグラム  

Figure 2.1.14 Accumulated magma volume-time diagrams at Towada volcano  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.15 カルデラ形成期の階段ダイヤグラム  

Figure 2.1.15 Accumulated magma volume-time diagrams in caldera forming period 

at Towada volcano 

 
出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.16 カルデラ形成期～後カルデラ期噴出物の全岩 SiO2量時代変化図 

Figure 2.1.16 SiO2 of whole rock vs. Age diagrams for the eruption products of 

Towada Volcano  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.17 60 ka 社台噴火噴出物の対比柱状図 

Figure 2.1.17 Column diagram of the eruption product (Shadai, 60 ka) 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.18 掘削コア写真（E20 地点） 

Figure 2.1.18 Drilling Core Photo at E20 point 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.19 露頭写真（E40 地点） 

Figure 2.1.19 Exposure Photo at E40 point 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.20 露頭写真（NE40 地点） 

Figure 2.1.20 Exposure Photo at NE40 point 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.21 60 ka 社台噴火の推移 

Figure 2.1.21 Eruptions transition of Shadai eruption at 60 ka 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.22 模式露頭の全体写真 

Figure 2.1.22 Overall picture of model exposure 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.23 支笏カルデラ形成噴火の模式柱状図  

Figure 2.1.23 Schematic diagram of Shikotsu caldera-forming eruption 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.1.24 構成物分析結果 

Figure 2.1.24 Constituent analysis result 
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２.１.４ まとめ 

国内にある 56の火山について既往文献の情報を基に活動履歴を整理し、噴出量と時間

関係を示す階段ダイヤグラムを作成した。これらの火山のうち、29 火山について平均マ

グマ噴出率を算出し、噴出率が上昇あるいは下降傾向にあるかを判断するとともに、高噴

出率期と低噴出率期の噴出物の組成変化をそれぞれ検討した。そして、大山火山や赤城火

山を代表的な事例として、噴出率の変化の要因について解釈を与えた。また、過去に巨大

噴火を起こした十和田カルデラ、支笏カルデラの噴火事例を詳細に調査し、前カルデラ期

からカルデラ形成期を経て後カルデラ期に至るまでの噴火史、その期間中の噴出物の変

遷を取りまとめた。また、支笏カルデラ形成時の噴火堆積物から具体的な噴火推移を明ら

かにした。 
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２.２  噴火規模及び影響範囲推定のための調査・研究 

２.２.１ 火山影響評価のためのマグマ供給系発達過程の検討 

過去に巨大噴火を起こした火山を中心に噴出物の岩石学的検討を行い、噴火直前のマ

グマの温度及び圧力条件を推定するとともに、活動期間中のマグマ組成の変遷やマグマ

供給系の変化及びマグマ溜まりの発達過程を推定する。マグマの温度及び圧力条件は、噴

火直前のマグマ溜まりの位置（深さ）を示唆しており、このような知見が得られることに

より、火山の地下構造把握における観測すべき深さが明確になる。また、噴出物の年代、

ガラス組成及び鉱物組成に関する分析から得られる成果を用いて活動期間中のマグマ組

成の変遷等について岩石学的な知見を得た。 

なお、本研究は、独立行政法人原子力安全基盤機構の委託研究（平成 25年度火山活動

の可能性評価基準及び火山モニタリング評価基準整備整備、受託先：国立研究開発法人 

産業技術総合研究所）及び原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 26～30

年度火山影響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究

所）事業により実施した。 

（１） 鬼界カルデラ噴出物の岩石学的検討 

鬼界カルデラは薩摩硫黄島火山の活動により形成された東西 20 km、南北 17 km の大

型カルデラで、鹿児島県薩摩半島の南約 50 km に位置する。カルデラ地形の大部分は海

没しており、陸上部は薩摩硫黄島・竹島・昭和硫黄島と数個の岩礁のみである。薩摩硫

黄島火山は約 0.7 Ma から活動を開始し、現在まで断続的に噴火活動を継続している（参

40）。小野・他 (1982)（参 40）によれば、その噴火史は大きく先カルデラ期、カルデラ形成

期（0.6 Ma～7.3 ka）、後カルデラ期（7.3 ka～現在）に分けられる。先カルデラ期に

は、玄武岩-安山岩マグマによる小成層火山形成と流紋岩-デイサイトマグマによる厚い

溶岩流の噴火があった。カルデラ形成期には大規模火砕流の流出を伴う噴火が 2回以上

と、より小規模な活動があり、このうちの 2回の噴火でカルデラが陥没・拡大したと考

えられている（参40）。このうち、最新のカルデラ噴火が 7.3 ka に起きた「鬼界アカホヤ

噴火」で、その噴出物量は 170 km3以上と考えられている（参34）。鬼界カルデラ近傍にあ

る鬼界アカホヤ噴火の噴出物は、最下部の「幸屋（船倉）降下軽石」とその上位の「竹

島火砕流堆積物」に大別できる。また、鬼界アカホヤ噴火の直前（9.5 ka）に「籠港降

下スコリア」を放出する噴火が起きている。後カルデラ期も断続的に噴火活動を継続し、

流紋岩マグマの活動によって硫黄岳が、玄武岩マグマの活動によって稲村岳が形成され

た。最新のマグマ噴火は 1934-1935 年の流紋岩マグマによる海底噴火で、硫黄島の東海

岸沖に昭和硫黄島を形成した（参41）。さらに、後カルデラ期には、噴火活動とともに活発

な火山ガス放出活動が継続している。 

鬼界アカホヤ噴火は国内で起きた最新のカルデラ噴火であるため、噴火による堆積

物の風化・浸食・変質が少なく、新鮮な試料を分析試料として用いることが期待でき、
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噴出物の鉱物化学分析から地質温度計を用いることでマグマ溜まりの温度を、メルト包

有物分析の揮発性成分（H2O、CO2）の濃度測定からマグマの圧力を推定することができ

る。鬼界アカホヤ噴火後のマグマ溜まりについては、岩石学的解析（参42）やメルト包有物

分析（参43-参 44）などの研究により、その化学的特徴や温度・圧力条件が明らかにされてい

る。一方、鬼界アカホヤ噴火マグマ溜まりについては、Saito et al. (2001)（参 43）で一

部の火砕流堆積物についてのみ行われているだけで、系統的な解析は未だ行われていな

かった。 

そこで、鬼界アカホヤ噴火堆積物の幸屋（船倉）降下軽石とその直上にある竹島火砕

流堆積物に含まれる軽石とスコリア（以後、「竹島火砕流軽石」、「竹島火砕流スコリア」、

と称する）について岩石学的解析とメルト包有物化学分析を行い、鬼界アカホヤ噴火に

放出されたマグマの化学的特徴を明らかにし、マグマ溜まりの圧力条件について検討し

た。 

① 鬼界アカホヤ噴火マグマの温度の推定 

幸屋（船倉）降下軽石、竹島火砕流軽石・スコリアを形成した流紋岩マグマ及び安

山岩マグマの温度を見積もるため、電子線マイクロアナライザー（EPMA）を用いて同

試料に含まれる単斜輝石と斜方輝石の境界部分（図 2.2.1）について微小領域化学分

析を実施した。流紋岩マグマの温度を知るために、幸屋（船倉）降下軽石内の単斜輝

石と斜方輝石が共存している斑晶（以後「単斜輝石・斜方輝石ペア」という。）13組、

竹島火砕流下部ユニット軽石は 5組、同火砕流中部ユニット軽石は 11 組、同火砕流

上部ユニット軽石 7組について、その接触部とリムの化学組成を EPMA で測定し、得

られた組成に輝石温度計（参 45）を適用した。また、安山岩マグマについては、竹島火

砕流上部ユニットスコリア内の単斜輝石・斜方輝石ペア 4組について同様の分析を実

施した。また、幸屋（船倉）降下軽石、竹島火砕流下部及び上部ユニット軽石につい

て、鉄チタン鉱物である磁鉄鉱及びイルメナイトが共存している斑晶（以後「磁鉄鉱・

イルメナイトペア」とする）を分析し、その接触部とリムの化学組成に鉄チタン鉱物

温度計（QUILF プログラム）を適用した。 

輝石温度計を適用した結果、幸屋（船倉）降下軽石 902±20 ℃、竹島火砕流下部ユ

ニット軽石 910±12 ℃、竹島火砕流中部ユニット軽石 903±12 ℃、竹島火砕流上部

ユニット軽石 895±10 ℃、とほぼ同じ温度であることが判明した。 

安山岩マグマである竹島火砕流上部ユニットスコリアの温度は 975±5 ℃になっ

た。安山岩マグマの温度は、流紋岩マグマの温度よりも有意に高い。なお、接触部と

リムで算出した温度に大きな違いはなかった（図 2.2.1）。また、9.5 ka の噴火によ

る籠港降下スコリアの輝石ペアの化学組成についても輝石温度計（参 45）を適用し再計

算した結果、接触部の化学組成から 979±18 ℃という温度が得られた（図 2.2.2）。 
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鉄チタン鉱物温度計の結果は、幸屋（船倉）降下軽石については温度 870±7 ℃、

酸素フガシティ（log fO2）-11.8±0.2、竹島火砕流下部ユニット軽石は温度 874±

4 ℃、酸素フガシティ（log fO2）-11.6±0.1、竹島火砕流上部ユニット軽石は温度

878±3 ℃、 酸素フガシティ（log fO2）-11.4±0.1 となった（図 2.2.3）。輝石温度

計と同様に層序による違いは認められなかった（温度、酸素フガシティともに、2標

準偏差以内）。流紋岩軽石全体の平均値は 874±6 ℃であった。また、輝石温度計に

よる結果と比較すると、わずかに低い傾向が見られるが、2標準偏差以内に入る（図

2.2.4）。 

鉄チタン鉱物温度計の結果とも大きな差はないため、流紋岩マグマ温度の推定値と

して鉄チタン温度計による流紋岩軽石の平均値（874±6 ℃）と輝石温度計による平

均値（902±15 ℃）とした。 

② 鬼界アカホヤ噴火までのマグマ溜まりの温度・圧力条件 

鬼界アカホヤ噴火時に噴出したマグマの圧力条件について、メルト包有物分析で

得られたメルトの H2O 及び CO2濃度と各揮発性成分のメルトへの溶解度の圧力依存性

からマグマのガス飽和圧力を見積もった。溶解度は圧力と温度に依存する。先に検討

した流紋岩マグマの温度（874 ℃及び 902 ℃）と安山岩マグマの温度（975 ℃）、メ

ルト包有物の H2O 及び CO2濃度を、Papale et al. (2006)（参46）で提案されているケイ

酸塩メルトへの H2O 及び CO2溶解度モデルに適用して、ガス飽和圧力を再計算した（図

2.2.5）。その結果、流紋岩マグマ温度 874 ℃の場合、幸屋（船倉）降下軽石は 96〜

237 MPa（165±45 MPa）、竹島火砕流下部ユニット軽石は 87～246 MPa（155±60 MPa）、

竹島火砕流中部ユニット軽石は 84～276 MPa（151±64 MPa）、竹島火砕流上部ユニッ

ト軽石は 61～172 MPa（119±36 MPa）、となった。幸屋（船倉）降下軽石から竹島火

砕流中部ユニットまで層序による系統的な変化は見られない。また、流紋岩マグマ温

度 902 ℃の場合、幸屋（船倉）降下軽石は 96～235 MPa（165±44 MPa）、竹島火砕流

下部ユニット軽石は 87～240 MPa（155±60 MPa）、竹島火砕流中部ユニット軽石は 84

～268 MPa（151±64 MPa）、竹島火砕流上部ユニット軽石は 61～170 MPa（119±36 

MPa）となり、マグマ温度 874 ℃の計算結果とほぼ同じであった。 

流紋岩マグマ（温度 874 ℃の場合）のガス飽和圧力（61～276 MPa）の平均値は

146±53 MPa（n=31）であり、この圧力は、地殻密度を 2,500 kg/m3と仮定すると、深

さ 6±2 km に相当する。また、竹島火砕流中・上部ユニットスコリアのデイサイトメ

ルト包有物についても同様の計算を安山岩マグマ温度 975 ℃の条件で行い、竹島火

砕流中部ユニットスコリア 98～177 MPa（131±30 MPa）、竹島火砕流上部ユニットス

コリア 83～170 MPa（106±23 MPa）となった。竹島火砕流上部ユニットスコリアの

平均値は、中部ユニットに比べ、やや低い平均値を示すが、各平均値に付随する標準

偏差が大きいので、有意とは言えない。また、安山岩マグマの示すガス飽和圧力（83
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～177 MPa）は、流紋岩マグマのガス飽和圧力範囲（61～276 MPa）に含まれる。安山

岩マグマのガス飽和圧力の平均値は 115±27 MPa（n=21）であり、この圧力は、地殻

密度を 2,500 kg/m3と仮定すると、深さ 4±1 kmに相当する。両マグマのガス飽和圧

力の平均値は 133±46 MPa であることから、鬼界アカホヤ噴火のマグマ溜まりの主

体は深さ 5±2 km にあったと考えられる。 

次に、前述のメルト包有物分析によるマグマの深度（圧力）推定の妥当性を検討し

た。 

竹島火砕流軽石の全岩化学組成データを用いて流紋岩マグマの熱力学解析を行な

い、観測されたマグマの温度・圧力・含水量・メルト量・斑晶量と比較した。マグマ

の熱力学解析には、マグマの熱力学計算ソフトウエア MELTS（参 47-参 50）を用いた。 

熱力学解析に用いた出発物質は、竹島火砕流中部ユニット軽石のデータを用いた。

熱力学計算は、全岩含水量、酸素分圧、CO2濃度、圧力での網羅的な計算を実行した。

具体的には、1つの全岩化学組成に対し、温度は 700～1400 ℃の範囲（1 ℃刻み）、

圧力は 1気圧から 1000気圧の範囲（100 気圧刻み）、含水量は 0.1～10.0 wt.%、酸素

分圧は FMQ（酸素分圧を示す指標で Fayalite-Magnetite-Quartz）～FMQ+4 ログユニ

ットに変化させて計算を行なった。 

鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマの酸素分圧は鉄チタン鉱物の化学分析から

FMQ+1 ログユニットという値が得られている（図 2.2.3）。流紋岩マグマの H2O 濃度 3

及び 6 wt.%、CO2濃度 0.1 wt.%を仮定して上記の熱力学計算を行った。得られた結果

を図 2.2.6 及び図 2.2.7 に示す。H2O 濃度 6 wt.%はメルト包有物の H2O 濃度の最大値

であり、実際のマグマの全岩含水量はこの濃度以下と考えられる。 

同噴火の流紋岩マグマの温度は 874 ℃または 902 ℃、圧力はメルト包有物の H2O

及び CO2濃度から 61〜276 MPa と見積もられており、これらの観測値（温度・圧力）

と熱力学計算結果（図 2.2.6、図 2.2.7）を比較した。H2O 濃度 3 wt.%かつマグマ温

度 874 ℃の場合、熱力学計算結果は、メルト量 80～84 wt.%、斜長石斑晶量 15 wt.%、

斜長石 An濃度 30程度、メルト Al2O3濃度 12 wt.%となり、観測値（メルト 90 vol.%、

斜長石斑晶量 7 vol.%、斜長石 An濃度 42～62、石基ガラス Al2O3濃度 13 wt.%）に近

くなる。また、H2O 濃度 6 wt.%の場合は、マグマ温度 874 ℃でマグマ中のメルト量が

90～99 wt.%、斜長石斑晶量＜10 vol.%、斜長石 An濃度 35～40、石基ガラス Al2O3濃

度 13～14 wt.%になり、この場合も実際の観測値と同様でありメルト包有物の H2O 及

び CO2濃度から推定した圧力条件の妥当性を示唆する結果が得られた。 

鬼界アカホヤ噴火の約 2千年前（9.5 ka）の籠港降下火砕物層を形成した噴火で

は、SiO2濃度 55～58 wt.%、温度約 979±18 ℃の安山岩マグマを噴出した。7.3 ka の

鬼界アカホヤ噴火のマグマの主体は流紋岩（SiO2濃度 71～72 wt.%）で、その温度・

圧力条件は 874±6 ℃（鉄チタン鉱物温度計の場合）、146±53 MPa であった。噴火後
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半には流紋岩マグマとともに安山岩マグマ（SiO2濃度 58～61 wt.%）が噴出し、その

温度・圧力条件は 975±5 ℃、115±27 MPa であった。後カルデラ期には、少なくと

も 5回の噴火（5.2 ka、3.9 ka、1.1 ka、0.5 ka、1934-35 年）が発生している（参40-

参 41）。このうち、3.9 ka の噴火以外は、全て鬼界アカホヤ噴火と同じ組成、同様な温

度の流紋岩マグマが噴出している。一方、3.9 ka の噴火では、鬼界アカホヤ噴火よ

りわずかに高温（1020±27℃)の玄武岩マグマが噴火した。マグマの圧力条件は、3.9 

ka の玄武岩マグマが 70～120 MPa で、鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマから見積も

られた最小の圧力に近い。しかし、0.5 ka 及び 1934-35 年噴火の流紋岩マグマの圧

力条件は 70 MPa 以下と低い（参43）。Saito et al. (2001)（参43）では、この低い圧力は

マグマがガスに不飽和であるためと推定している（参43-参 44）。 

（２） 阿蘇カルデラ噴出物の岩石学的検討 

阿蘇カルデラは、4回の大規模火砕流の噴出と、各火砕流の噴出の間により小規模な

多数の噴火活動を行ってきた。これまでに知られているユニットやサブユニットを本研

究で得られたユニットを含めて表 2.2.1 にまとめて示す。 

阿蘇 4 火砕流堆積物と阿蘇 3 火砕流堆積物の間には、多数の降下軽石や降下スコリ

ア、降下火山灰からなる比較的小規模な噴火堆積物（阿蘇 4/3間テフラ）が知られてい

る（参51-参 52）。本研究では、阿蘇カルデラで最大の噴火である阿蘇 4噴火のマグマの温度・

圧力条件と阿蘇 4/3 間テフラの特徴をとりまとめた。 

① 阿蘇 4/3 間テフラの特徴 

阿蘇 4 火砕流堆積物と阿蘇 3 火砕流堆積物の間には、多数の降下軽石や降下スコ

リア、降下火山灰からなる比較的小規模な噴火堆積物（阿蘇 4/3間テフラ）が知られ

ている（参51-参 52）。これらの全岩化学組成及び火山ガラス組成を分析した。 

阿蘇 4/3 間降下テフラの斑晶組み合わせは、斜長石や鉄鉱物の他は斜方輝石、単

斜輝石のみである場合が多い。例外的に X、Y、Fユニットで黒雲母斑晶を含んでいる。

全岩化学組成では、Z29、Z28、Z27、Z20、Z15 の降下スコリア層が SiO2＝51～56 wt.%

の玄武岩〜玄武岩質安山岩、Z6以降が SiO2＝ 62～71 wt.%の主にデイサイトからな

る（図2.2.8）。阿蘇3噴火の最後の3C火砕流が玄武岩質安山岩（SiO2＝55～56 wt.%）、

阿蘇 4噴火最初の 4Aがデイサイト（SiO2＝67～70 wt.%）なので、SiO2量では、阿蘇

3の組成から阿蘇 4の組成に徐々に変化したといえる。 

また、K2O 含有量のトレンドは、阿蘇 4/3 間テフラの前半は K2O 量が高い阿蘇 3に

近い位置に、後半は K2O 量が低い阿蘇 4 に近い位置にある（図 2.2.9、図 2.2.10）。

ややばらつきは大きいが K2O 量のトレンドが、阿蘇 3から阿蘇 4に向かい変化したこ

とを示す。 

次に、火山ガラスの組成をエネルギー分散型 X線分析装置（EDS）で分析した。そ

の結果を図 2.2.11 に示す。 
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火山ガラスの SiO2-K2O トレンドも全岩化学組成と同様に阿蘇 3 から阿蘇 4 に向か

って低下していることが分かる。また、阿蘇 4直前では、Yから Xを経て阿蘇 4に近

づく変化を示す。なお、一部のテフラ（Z6、Z2）の火山ガラスは、阿蘇 3よりも K2O

に富む。これらの試料は若干変質しているためと推察される。 

②  阿蘇 4噴火直前のマグマの温度・圧力条件 

阿蘇 4 最初期ユニット（PreAso-4）に含まれる磁鉄鉱及びイルメナイトの化学組

成を鉱物温度計 ILMAT（参 54）に適用し、噴火直近のマグマの温度と酸素分圧を求めた。

マグマの酸素分圧は、阿蘇 1 火砕流噴火の前の降下火砕物では FMQ バッファと同程

度であったのに対し、阿蘇 4最初期ユニット（PreAso-4）、阿蘇 4（Aso-4 bot）、そ

して後カルデラ期（PostAso-4）のものは FMQ よりも 1〜2 ログユニット高くなった

（図 2.2.12）。マグマの温度は、阿蘇 1火砕流噴火の前の降下火砕物は 870～910 ℃

で高温側に広がっていることが特徴で、前阿蘇4降下火砕物の基底部は860～970 ℃、

前阿蘇 4の中間層準は 830〜880 ℃、前阿蘇 4の最上位は 820～860 ℃、阿蘇 4火砕

流堆積物の基底部は 790〜870 ℃、そして後カルデラ期のものは 900～920 ℃であっ

た（図 2.2.13）。このように、阿蘇 4最初期から阿蘇 4にかけて、時間とともに噴火

直近のマグマの温度が系統的に低下したことが示された。Kaneko et al. (2007)（参

53）は阿蘇 4火砕流噴火の初期（4I-1P）のマグマ温度を、鉄チタン鉱物と複輝石温度

計の両方で報告している。前者は比較的低温な 810～850 ℃、後者は比較的高温な

900～960 ℃である。この違いは、鉄チタン鉱物内部の元素拡散速度が輝石に比べて

圧倒的に速いことを反映しており、鉄チタン鉱物温度計は噴火直前のマグマ温度を

示していると考えられている。 

次に圧力条件について検討した。 

阿蘇 4最初期ユニット（PreAso4）及び阿蘇 4火砕流堆積物の基底部（Aso-4bot）

に含まれる角閃石の組成と同噴出物に含まれる鉄チタン鉱物から推定されたマグマ

の温度を Anderson and Smith (1995)（参55）の角閃石圧力計に用いて推定した。 

マグマの圧力は 780℃の時 3.1～4.3 kbar、870 ℃の時 0.5～1.6 kbar となる。ま

た阿蘇の珪長質端成分マグマ KJ5665 の角閃石化学組成を用いると 880℃の時に 0.4 

kbar と推定される（図 2.2.14）。 

Anderson and Smith (1995)（参55）が算出する圧力は温度依存性が大きいため、マ

グマの圧力を正確に推定するためには角閃石が化学平衡になった温度を見積もるこ

とが重要になる。ところが図 2.2.13 に示したように、阿蘇 4噴火の前にはマグマ供

給系の温度が時間とともに変化しており、算出される圧力条件には一定の幅が存在

する。そこで、高温高圧実験による阿蘇 4の珪長質端成分マグマ KJ5665 の圧力条件

の検討を行った。 

阿蘇珪長質端成分マグマ KJ5665 の斑晶組み合わせ、斑晶組成を再現する温度・圧

力・含水量・酸素雰囲気の条件を決定するために、内熱式ガス圧装置（それぞれ
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SMC8600（最高圧力 850MPa）、HARM200（最高圧力 196MPa））を用いて高温高圧実験を

行った。これらの装置はアルゴンガスを圧縮することで高圧を発生させる装置で、ま

た急冷機構を備えているため実験試料を回収後に各出現相やメルト（ガラス）を容易

に測定できる。圧力容器内は鉄チタン鉱物による酸素雰囲気計により NNO+3~4 ほど

であると見積もられており（参56）、KJ5665 中の斑晶組成から見積もられた酸素雰囲気

（QFM+2）よりも高いことから、実験中は酸素雰囲気を制御するバッファ材を入れ実

験を行った。実験に使用したカプセル構成を図 2.2.15（a）（b）に示す。水素センサ

ー（参57、参 59）のカプセルを同時に入れ、実験中のアウターカプセル内の酸素雰囲気を

見積もっている。酸素雰囲気は、以下の反応式により水素を介して制御を行う。 

Ni + H2O ⇔ NiO + H2 

2H2 + O2 ⇔ 2H2O 

アウターカプセルは水素透過率の少ない金（参58）を用い、アウターカプセル内の水

素を閉じ込めることにより酸素雰囲気を制御する。通常は図 2.2.15 (a)のカプセル

構成を用いるが、Au-Ni 系の共融点が 940℃前後に存在するため、比較的高温の実験

は(b)のカプセル構成を用いた。 

Chou (1978)（参 59）により 200 MPa、400 MPa において既知のバッファ（MnO-Mn3O4

（MNO）、NNO、Fayalite-Magnetite-Quartz（FMQ）、Hematite-Magnetite（HM））にお

ける水素センサー中の水素イオン濃度（Cl-濃度）が測定されている。これらの報告

値を任意の温度・酸素雰囲気において線型に内挿することで酸素雰囲気を見積もっ

た。実験後の水素センサーを純水内で開封し、超音波洗浄機で水素センサーの内容物

を十分に溶液内に拡散させ、その Cl-濃度をイオンクロマトグラフィーで測定するこ

とにより、実験中の酸素雰囲気を見積もった。 

斑晶組み合わせ、斑晶組成の分析は、EPMA により行った。また、出発物質のガラ

ス中の含水量は、FTIR（フーリエ変換型赤外分光光度計：Jasco FT/IR-600 plus）に

より試料の透過光を測定することで求めた。測定波長は、4500 cm-1、5200 cm-1のピ

ーク高さを使用し、Dixon et al. (1995)（参 60）のモル吸光係数を用いた。試料は両面

を研磨した薄片（厚さは 168-297 m）を用意し、アパーチャーサイズは 100×100 m、

それぞれの分析点で 256回積算して分析を行った。 

阿蘇珪長質端成分マグマ KJ5665 の高温高圧実験のための出発物質化学組成を表

2.2.2 に、実験条件を表 2.2.3～2.2.4 に、得られた結果（化学組成）を表 2.2.5～

2.2.8 に示す。 

晶出した結晶種は、斜長石・カリ長石・斜方輝石・黒雲母・イルメナイト・マグ

ネタイトで、角閃石は晶出しなかった。また、黒雲母は 5 m 以下の結晶が主で、EPMA

による分析が難しいほど小さい結晶がしばしば見られた。 

実験生成物の斜長石組成を図 2.2.16、実験により決定した KJ5665 の高温高圧下

における斜長石組成を図 2.2.17 に示す。グレーの領域は鉄チタン鉱物の平衡温度と
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斑晶鉱物の組成範囲を示している。実験で晶出した斜長石組成は全岩の含水量が増

えるに従って An 成分が上昇する傾向がある（図 2.2.16）。同含水量条件下で圧力変

化を見ると、低圧ほど高 An に、高圧ほど低 An になる。相平衡図から黒雲母が晶出

しない領域がおよそ 3 wt.%かそれ以下であると求められたので、全岩含水量が 2.9 

wt.%のときの実験のみ注目して温度・圧力・An値の値を比較した（図 2.2.17）。再現

すべき KJ5665 の斜長石斑晶コア組成が An30 から An40 なので、鉄チタン鉱物温度計

による温度がおよそ 880 ℃であることを考慮すると、およそ 200 MPa かそれ以下で

ある必要があることがわかる。 

また、50 MPa における水に乏しい（～1.5 wt.%）実験の斜長石組成も併せてプロ

ットすると（図 2.2.16）、これらは 880 ℃において斑晶組成と大きく外れることか

ら含水量は少なくとも 1.5 wt.%よりは高いことが示せる。従って、斜長石組成から

圧力がおよそ 200 MPa かそれ以下、含水量が 1.5 wt.%以上 3.0 wt.%以下であると推

定される。 

従って、阿蘇珪長質端成分マグマ KJ5665 中に含まれる斑晶組み合わせ、斑晶コア

組成を再現する条件を満たす温度、圧力、全岩の含水量は、温度 880℃、圧力 200 MPa

以下、含水量 1.5～3.0 wt.%と見積もることが出来た。 

（３） 支笏カルデラの岩石学的検討 

①  カルデラ形成期の本質物の特徴 

カルデラ形成期の本質物は発泡の良い軽石からなり、斑晶量の違いから斑晶に乏

しい Crystal-Poor タイプ（CPタイプ）と斑晶に富んだ Crystal-Rich タイプ（CR タ

イプ）に区分される（北川(2000MS)（参 61）を改訂）。CP タイプ軽石は全岩 SiO2＝66.7

～77.4 wt.%の流紋岩～デイサイト、CRタイプ軽石は全岩 SiO2＝53.5～70.5 wt.%の

デイサイト～安山岩である。SiO2 量でみる限りは一部組成が重なるが、CP タイプ軽

石の組成トレンドはCRタイプ軽石とは明瞭に異なっていることが分かる（図2.2.18）。 

噴出物の大半を占める CPタイプ軽石に注目すると、SiO2量及び MgO量から、以下

の２タイプに区分される（図 2.2.19）。 

・ 高シリカタイプ （silicic type）：SiO2 >72 wt.% かつ MgO <0.6 wt.% 

・ 低シリカタイプ （less silicic type)：SiO2 <74 wt.% かつ MgO >0.6 wt.% 

高シリカタイプは全ての噴火フェーズに共通する。カルデラ形成噴火最盛期のフ

ェーズ２・３には低シリカタイプが認められるが、カルデラ陥没後のフェーズ４には

ごく僅かしか認められない。 

② カルデラ形成期のマグマ供給系の構造とマグマプロセス 

支笏カルデラ形成期の本質物は斑晶に乏しい流紋岩質の CP タイプ軽石と斑晶に

富む安山岩質の CR タイプ軽石からなり、両者に混合関係が認められないことから、

カルデラ形成期のマグマ供給系では、斑晶に乏しい珪長質マグマ系（CP サブマグマ

システム）と斑晶に富む安山岩質マグマ系（CRサブマグマシステム）が独立して存在



 

-48- 

 

し、個別に活動したと解釈した。地質学的研究の結果、カルデラ陥没後に明らかな時

間間隙があり、それ以降 CR タイプ軽石が主として活動していることが明らかとなっ

た。 

一方、CPタイプ軽石は全噴火フェーズを通して活動している。高シリカタイプは、

全岩化学組成ハーカー図上で、１本の直線トレンドを描いているが、Sr 同位体比組

成については、フェーズ４は他のフェーズと異なるトレンドを描くことが分かった

（図 2.2.20）。また、斑晶鉱物組成のコア-リム図では、フェーズ１～３の試料は、リ

ム組成が均質で、正・逆累帯構造を示しているのに対し、フェーズ４では一部累帯構

造を示さない苦鉄質な斑晶が含まれることが分かった。これらの特徴は、同じ CP サ

ブマグマシステムにおいても、カルデラ陥没前後でマグマプロセスが変化した可能性

があることを示唆しているのかもしれない。 

これまでの地質学的研究の結果、カルデラ形成噴火はフェーズ１～３に相当する

ことが分かっている。フェーズ１～３では CP タイプ軽石が活動しており、これまで

の解釈と同様に、CP サブマグマシステムがカルデラ形成噴火の主要なマグマ供給系

であったといえる。 

CP タイプ軽石は SiO2・MgO 量から高シリカタイプと低シリカタイプの２タイプに

細分できる。高シリカタイプは、Al2O3 や MgO などの全岩化学組成ハーカー図におい

て、１本の直線トレンドを描く（図 2.2.21）。Sr同位体組成のハーカー図においても

同様の特徴を示す。また、斜長石・斜方輝石斑晶のコア組成はやや幅広く、高 An・高

Mg#側で正累帯構造を、低 An・低 Mg#側で逆累帯構造を示す（図 2.2.22、図 2.2.23）。

これらのことから、CPサブマグマシステムでは、従来の解釈の同様に、流紋岩質マグ

マとデイサイト質マグマの混合、すなわち珪長質マグマの蓄積が起きていたと考えら

れる。 

③ マグマ蓄積のタイムスケール 

マグマ蓄積のタイムスケールを明らかにするために、CP タイプ軽石の低 Mg#斜方

輝石について累帯構造を解析し、元素拡散プロファイルよりマグマ蓄積のタイムスケ

ールを検討し、噴火フェーズ間の違いを検討した。 

代表的な斜方輝石斑晶の反射電子像（BEI）及びラインプロファイル結果を図

2.2.24 に示す。今回の解析の結果、斜方輝石斑晶の累帯構造は「中心部」と「最外縁

部」の２タイプに大別されることが分かった。中心部累帯構造は、比較的緩やかな組

成変化を示す。単純な正累帯構造・逆累帯構造を示すものもあれば、正累帯構造と逆

累帯構造を繰り返す複雑なものも見られる。殆どの斑晶は、このタイプの累帯構造を

もつ。一方、最外縁部累帯構造は、非常に薄い逆累帯構造を示し、その組成は～Mg#50

である。中心部累帯構造とは違い、繰り返しは見られない。最外縁部累帯構造のみを
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持つ斑晶と、中心部と最外縁部の両方の累帯構造をもつ斑晶が存在するが、そのほと

んどがユニット C2以降に認められるようになる。 

これら斜方輝石斑晶の Fe-Mg 元素拡散時間を見積もった。計算にあたり、Fe−Mg 元

素拡散係数は、Allan et al. (2013)（参 62）より見積もった（Kd＝3.23−5.58 * 10-9 

μm2/s）。温度は 790℃（Fe−Ti 酸化物温度計より推定（参63））、酸素フガシティは NNO-

buffer とした。また、拡散前の初期値のプロファイルは Mg#・Wo・Al2O3量のプロファ

イルから推定し、初期値プロファイルが形成されてから拡散が始まったと仮定し算出

した。中心部及び最外縁部の累帯構造の元素拡散時間見積もりの結果を図 2.2.25 に

示す。斜方輝石斑晶の中心部累帯構造の Fe-Mg 拡散時間は、噴火ユニットによらず

100～1,600 年と見積もられ、100～500 年あたりに集中する結果となった。これはタ

ウポカルデラの Oruanui 噴火と類似する（参62）。 

（４） 姶良カルデラの岩石学的検討 

姶良カルデラの噴出物のうち、入戸火砕流噴火に先行する福山降下軽石、岩戸火砕流

堆積物、深港降下軽石、毛梨野降下軽石、及び入戸火砕流噴火のサブユニットである大

隅降下軽石、妻屋火砕流堆積物、大規模火砕流である入戸火砕流堆積物の岩石学的特徴

の検討を行った。 

① 全岩化学組成及び鉱物化学組成 

姶良カルデラ噴出物の全岩主要元素化学組成を、波長分散型蛍光エックス線分析

装置を用いて分析した。分析手法は四ホウ酸リチウムを希釈融剤として用いるガラス

ビード法を用いた。火砕流・降下軽石試料は、それぞれの軽石塊から約 10～20 g を

鉄乳鉢で粗粉砕し、さらにそのうちの約 15 g をタングステンカーバイドミルあるい

はアルミナミルによって微粉砕し均質な粉体試料とした。微粉砕した試料は四ほう酸

リチウムと 1:10 の希釈率で混合し、高周波炉で溶融・固化させることによりガラス

ビードを作成した。測定した主要元素の定量は検量線法を用い、産総研地質調査総合

センター地質標準試料を用いて校正した。 

福山軽石噴火以降、入戸火砕流噴火に至るまでの全岩化学組成は、主要元素で見

る限りほぼ単一の化学組成トレンド状に分布する（図 2.2.26）。岩戸火砕流噴火では、

その端成分と考えられる安山岩と流紋岩の２種類のマグマが噴出している。ただし、

微量成分でみると岩戸火砕流堆積物に含まれる苦鉄質スコリアと、福山降下軽石は、

それ以降の噴出物が作る SiO2-Zr のトレンドから外れ、低い Zr 含有量を示す（図

2.2.27）。大隅降下軽石の縞状軽石は、後カルデラ期の薩摩降下軽石など高い Zr含有

量を示すトレンドをもつ。このことは、福山降下軽石・岩戸火砕流堆積物の活動期と

それ以降では、関与した苦鉄質マグマが低 Zr マグマから高 Zr マグマに変化した可

能性を示唆する。 
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一方、岩戸火砕流噴火で噴出した珪長質端成分マグマである流紋岩マグマは、そ

の後の大塚降下軽石、深港降下軽石、毛梨野降下軽石及び姶良入戸火砕流噴火で噴出

する流紋岩マグマとほぼ同一の組成をもつ。これらの流紋岩マグマは、いずれも姶良

カルデラ内部から噴出していることから、少なくとも岩戸火砕流噴火以降、姶良入戸

火砕流噴火に至るまでの約 3万年間は、姶良カルデラ直下に存在した同一の流紋岩マ

グマ溜まりから噴火が発生していたと考えられる。 

② メルト包有物の含水量の変化 

姶良カルデラの主要な珪長質マグマに含まれる斑晶のメルト包有物の含水量を測

定した。含水量の測定は、EDS による炭素蒸着膜厚を補正した酸素を含む全元素の分

析に基づき、ガラスを構成する陽イオン元素に対する酸素量から含水量を推定する方

法（参 65）を用いた。この方法を用いる場合、ガラスに含まれる鉄の価数が余剰酸素量

に影響する。しかし、今回測定した姶良カルデラ噴出物のガラス組成はいずれも流紋

岩組成で、含まれる鉄は FeO 換算で 1 wt.%に満たないこと、また結果として得られ

る含水量が 5 wt.%前後であったことから、鉄の価数の不確実性に伴う誤差は無視し

得ると判断した。 

福山軽石噴火から姶良入戸火砕流噴火に至るまで、流紋岩質端成分マグマに含ま

れる斑晶のガラス包有物の含水量は、4.0～8.0 wt.%程度の範囲に分散し、噴火ごと

に有意な違いはみられない。これは、流紋岩質の端成分マグマの平衡圧力が、福山軽

石噴火以降、大規模火砕流の噴出に至った入戸火砕流噴火までほぼ一定であったこと

を示唆する。斑晶はマグマ溜まりの様々な深さからもたらされたと考えられるので、

図 2.2.28 から斑晶含水量の頻度がそれ以下では急激に減少する H2O = 4 wt.%がマグ

マ溜まりの天井付近の圧力に相当する含水量と仮定すると、おおよそ 100 MPa の平

衡圧力が推定される（図 2.2.29）。地殻岩石の密度を 2,000～2,500 kg/m3と仮定する

と、入戸火砕流噴火に先行して存在した流紋岩マグマ溜まりの天井の深さは約 4～5 

km 程度と推測される。一方、後入戸火砕流噴火期で最大の噴火である薩摩降下軽石

の斑晶ガラス包有物の含水量は、それまでの噴出物に比べてやや低く、H2O = 4.0 wt.%

程度のものが多く含まれている。  
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表 2.2.1 阿蘇カルデラ、大峰、赤井火山の主要噴出物の層序と特徴  

Table 2.2.1 Stratigraphy and characteristics of major eruption product of Aso 

caldera, Omine, and Akai volcano 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30）  
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表 2.2.2 Aso-4 珪長質端成分組成（KJ5665）の高温高圧実験のための出発物質化学組成 

Table 2.2.2 Chemical composition of starting material for high-temperature 

high-pressure experiment of Aso-4 silicic end compound composition (KJ 5665) 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

 

 

 

表 2.2.3 KJ5665 を用いた高温高圧実験のランテーブル 1 

Table 2.2.3 Run table 1 of high temperature and high pressure experiment using 

KJ 5665 

 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 
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表 2.2.4 KJ5665 を用いた高温高圧実験のランテーブル 2 

Table 2.2.4 Run table 2 of high temperature and high pressure experiment using 

KJ 5665 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

 

表 2.2.5 実験生成物における各相の化学組成 1 

Table 2.2.5 Chemical composition of each phase in experimental products 1 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30）  
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表 2.2.6 実験生成物における各相の化学組成 2 

Table 2.2.6 Chemical composition of each phase in experimental products 2 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

 

表 2.2.7 実験生成物における各相の化学組成 3 

Table 2.2.7 Chemical composition of each phase in experimental products 3 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30）  
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表 2.2.8 実験生成物における各相の化学組成 4 

Table 2.2.8 Chemical composition of each phase in experimental products 4 

 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.1 輝石及び鉄チタン鉱物の反射電子像 

Figure 2.2.1 Reflected electron image of pyroxene and ilmenite  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.2 鬼界アカホヤ噴火噴出物の輝石の化学組成（接触部及びリム）から輝石温度計

（参45）によって見積もられたマグマ温度 

Figure 2.2.2 Magma temperature estimated by pyroxene thermometer from the 

chemical composition (contact part and rim) of pyroxene from the erosion of 

Akahoya eruption product  
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 出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.3 鬼界アカホヤ噴火噴出物の鉄チタン鉱物の化学組成（接触部及びリム）から鉄

チタン鉱物温度計によって見積もられた(a)マグマ温度と(b)酸素フガシティ 

Figure 2.2.3 (a) Magma temperature and (b) oxygen fugacity estimated by iron 

titanium mineral thermometer from the chemical composition (contact part and 

rim) of iron titanium mineral in the Akahoya eruption product 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.4 鬼界カルデラの 9.5 ka 以降の各噴出物の輝石及びの鉄チタン鉱物の接触部か

ら得られたマグマ温度  

Figure 2.2.4 Magma temperature obtained from the contact part of pyroxene and 

iron-titanium mineral of each eruption product after 9.5 ka of Kikai caldera  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.5 鬼界カルデラのマグマ溜まりの化学組成と温度・圧力条件 

Figure 2.2.5 Chemical composition and temperature and pressure conditions of 

magma reservoir of the Kikai caldera  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.6 鬼界アカホヤ噴火の竹島火砕流中部ユニット軽石を形成した流紋岩マグマに 3 

wt.%又は 6 wt.%の水を加えた際のメルト量及び斜長石斑晶量の温度圧力依存性 

Figure 2.2.6 Temperature pressure dependence of the amount of melt and 

plagioclase phenocryst in the rhyolite magma when 3 wt.% or 6 wt.% of water is 

added (Takeshima pyroclastic flow midfield unit pumice of the Kikai Akahoya 

eruption) 

  

     

メルト量（H2O 3.0 wt.%） メルト量（H2O 6.0 wt.%） 

斜長石斑晶量（H2O 3.0 wt.%） 斜長石斑晶量（H2O 6.0 wt.%） 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.7 鬼界アカホヤ噴火の竹島火砕流中部ユニット軽石を形成した流紋岩マグマに 3 

wt.%又は 6 wt.%の水を加えた際の斜長石斑晶化学組成（An濃度）及びメルトの Al2O3濃度

の温度圧力依存性 

Figure 2.2.7 Plagioclase phenocrysts chemical composition (An concentration) 

and temperature pressure dependence of melt's Al2O3 concentration when 3 wt.% 

or 6 wt.% of water is added to rhyolitic magma (Takeshima pyroclastic flow 

midfield unit pumice of the Kikai Akahoya eruption)  

斜長石斑晶化学組成（H2O 3.0 wt.%） 斜長石斑晶化学組成（H2O 6.0 wt.%） 

メルト Al2O3濃度（H2O 3.0 wt.%） メルト Al2O3濃度（H2O 6.0 wt.%） 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.8 阿蘇 4/3間テフラの各層序の SiO2含有量 

Figure 2.2.8 SiO2 content of each stratigraphy of tephra between Aso-4/3 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.9 阿蘇カルデラ、大峰及び赤井火山噴出物の全岩化学組成 

Figure 2.2.9 Whole rock chemical composition of Aso caldera, Omine, and 

Akai volcanic eruption product 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.10 阿蘇 4/3間テフラの全岩化学組成 

Figure 2.2.10 Whole rock chemical composition of Aso-4/3 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.11 阿蘇 4/3間テフラの火山ガラス組成  

Figure 2.2.11 Volcanic glass composition of tephras between Aso-4/3 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.12 マグマの温度と酸素分圧の関係 

Figure 2.2.12 Relationship between magma temperature and oxygen partial 

pressure 

 

 出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.13 マグマの温度のヒストグラム 

Figure 2.2.13 Magma temperature histogram  
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.14 角閃石の晶出温度圧力条件 

Figure 2.2.14 Pressure-Temperature of Hornblende 

 

出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.2.15 実験のカプセル構成図 

Figure 2.2.15 Capsule configuration diagram of experiment  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.16 実験生成物中の斜長石組成の温度と圧力変化 

Figure 2.2.16 Temperature and pressure change of plagioclase composition in 

experimental products 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.17 実験により決定した KJ5665 の高温高圧下における斜長石組成 

Figure 2.2.17 Plagioclase composition under high temperature and high pressure 

of KJ 5665 as determined experimentally 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.18 カルデラ形成期噴出物の全岩化学組成ハーカー図 

 Figure 2.2.18 Harker diagrams of whole rock chemical composition of eruption 

product during the caldera formation period 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.19 CP タイプ軽石の全岩化学組成 SiO2-MgO 図 

Figure 2.2.19 Harker diagrams of whole rock chemical composition of eruption 

product during the caldera formation period 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.20 高シリカタイプ軽石のカルデラ形成前後の Sr同位体組成と斑晶鉱物コア-リ

ム組成 

Figure 2.2.20 Sr isotope composition before and after caldera formation and 

phenocryst mineral core - rim composition (High silica type pumice) 

 

  

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.21 CP サブマグマシステムと Mサブマグマシステムの混合関係 

Figure 2.2.21 Relationship between CP sub Magma system and M sub Magma 

system  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.22 斜長石斑晶の Anコア-リム図（CPタイプ軽石） 

Figure 2.2.22 An-core-rim diagram of plagioclase phenocrysts (CP type pumice) 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.23 斜方輝石斑晶の Mg#コア-リム図（CPタイプ軽石） 

Figure 2.2.23 Mg#-core - rim diagram of orthopyroxene phenocryst (CP type 

pumice) 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.24 代表的な斜方輝石斑晶 BEI とラインプロファイル 

Figure 2.2.24 Typical orthopyroxene phenocrysts BEI and line profile 

 出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.25 斜方輝石斑晶の Fe-Mg 元素拡散時間 

Figure 2.2.25 Fe - Mg element diffusion time of orthopyroxene phenocrysts  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.26 姶良カルデラ地域の過去約 10万年間の代表的な噴出物の全岩化学組成 SiO2-

Na2O+K2O 図 

Figure 2.2.26 Whole rock chemical composition of representative eruption 

product of the past 100 thousand years in the Aira caldera area  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.27 姶良カルデラ地域の過去約 10万年間の代表的な噴出物の全岩化学組成 SiO2-

Zr 図 

Figure 2.2.27 Whole rock chemical composition of representative eruption 

product of the past 100 thousand years in the Aira caldera area 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.28 斑晶ガラス包有物の含水量 

Figure 2.2.28 Water content of phenocrystalline inclusions 

 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.2.29 流紋岩メルトの含水量の圧力依存性 

Figure 2.2.29 Pressure dependence of water content of rhyolite melt  

  

姶良カルデラ噴出流紋岩マグマ中の 

斑晶ガラス包有物の示す含水量範囲   
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２.２.２ 地質学的情報に基づく降灰シミュレーションのパラメータ設定に関する検討 

地質調査等により降下火砕物の地質学的情報を収集し、噴出量推定等に資する降灰シ

ミュレーションを実施するに当たり重要で不確実さが大きい粒径分布等の解析パラメー

タの設定方法について検討した。さらに、シミュレーション結果と観測データについて検

討を実施した。本研究では、樽前火山 1739 年噴火の噴出物を基に検討を行った。本噴出

物を検討対象とした理由は、①噴出規模が大きく、発生時期が比較的最近であることか

ら、堆積物が残存していること、②寒冷地のほうが風化変質は受けにくく、堆積物の状態

が良いことが期待され、各調査地点の粒径分布を堆積物の粒度分析によって得られるこ

と、さらに、③既往研究によって、本噴出物は北海道の陸上域に広く分布しており、遠方

まで追跡できることである。 

（１） 初期粒径分布パラメータ設定に関する検討 

降灰シミュレーションコードは、噴火が発生した場合、どこにどのくらいの降灰があ

るのかを知る術として世界の様々な研究機関や大学によって開発され、公開あるいは運

用されている。一方で、シミュレーションを実施するには、様々なパラメータを入力す

ることが必要であり、それら入力値の確からしさが解析結果のそれにも影響を与える。

噴出物の上昇、移流拡散、沈降過程のようなモデルに依存する解析結果については実証

することが難しいが、粒径情報などの物質科学的パラメータについては現存する火山噴

出物の情報から実証可能である。粒径に関するパラメータ、例えば、噴出する粒子の大

きさ分布（初期粒径分布）は層厚の分布にも違いが出る（参66）など、少なからず解析結果

に影響があることが知られている。しかしながら、そのバラつきの幅などはほとんど知

られていない。そこで、本節では、既往の初期粒径分布推定手法の一つである Bonadonna 

and Houghton (2005)（参67）で示されている推定方法等に加え、新たに考案した推定方法

を用いて、初期粒径分布推定方法の実用性に関する検討を試みた。 

初期粒径分布は、噴出した粒子をすべての総粒径分布の意味であるが、実際の噴出物

は、広範囲に分散かつ大量に放出されているものなので、実証的に求めることはほぼ不

可能である。そのようなことから、降灰シミュレーションコードの一つである Tephra2

では、入力パラメータとして初期粒径分布が必要であるが、参照値として利用可能ない

くつかの初期粒径分布（中央粒径と標準偏差）も併せて示されている。本節では、VEI5

クラスの噴出物として、西南北海道に位置する樽前火山の噴出物を事例に５つの初期粒

径分布推定方法で求めた値を比較し、それぞれの実用性について検討した。さらに、

Tephra2 の解析において広く使われている VEI5 クラスの噴出物の参照値として示され

ているセントへレンズ 1980 年噴火での値との比較検討を行った。 

初期粒径分布を推定する方法は以下の５つの手法で検討を行った（図 2.2.30）。なお、

手法 A、B及び Cは Bonadonna and Houghton (2005)（参 67）で示された推定手法、手法 D

及び Eは本プロジェクトにおいて考案した手法である。 

・手法 A 
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降灰域全域から採取した各試料について、採取地点の降灰荷重をウェイトとす

る。重み付けされた各地点の粒度分布データを合算して、降灰域全体の粒度分

布を求める。 

・手法 B 

降灰域を任意の区画に分割し、区画ごとの粒度分布から全体の粒度分布を算出

する。区画の区分は噴火中心からの距離に応じて任意の間隔で設定し、各区画

の降灰域全体に対する降灰荷重の割合をウェイトとして設定する。区画ごとの

粒度分布は、区画内に存在する、各地点の粒度分布の平均を用いる。最終的に

重み付けされた各区画の粒度分布を合算して、全体の粒度分布を求める。 

・手法 C 

降灰域を試料採取地点に応じてボロノイ分割により分割し、分割された区画ご

との粒度分布を基に全体の粒度分布を算出する。試料採取地点一箇所につき一

つの区画を作成し、区画の面積と降灰荷重をウェイトとして設定し、各地点の

粒度分布に重み付けを行う。最終的に全ての区画の粒度分布を合算して、全体

の粒度分布を求める。 

・手法 D 

火山灰の層厚分布を考慮した重み付け評価を実施するため、降灰域を既往研究

で描かれる降灰コンター（等層厚線図）で区切り、区切られた区画ごとに面積

と降灰荷重に応じてウェイトを設定する。区画ごとの粒度分布は、区画内に存

在する、各地点の粒度分布の平均を用いる。最終的に区画ごとの粒度分布を合

算して、降灰域全体の粒度分布を求める。 

・手法 E 

噴火中心からの距離による影響を重み付けの要素として考慮するため、手法 D

の方法にさらに、噴火中心からの距離による区画分けを行う。 

地質調査で得られた任意の試料採取地点（図 2.2.30 の中の赤印地点）における粒度

分析結果のヒストグラムを基に作成した正規分布を基に、上記の５つの手法を用いて求

めた初期粒径分布を表 2.2.9 に示す。 

５つの手法から求まった値を比較すると、中央粒径では手法 C、D及び Eではほぼま

とまり、大きな差がないものの、手法A及びBについてはそれらとは外れた値を示した。

一方、標準偏差については手法間で大きな差はなかった。手法 Aについては、その原理

から計算に用いる任意の試料採取地点での粒径分布と試料採取地点数に大きく依存す

ることが考えられること、手法 Bについては、実際の噴出物の分布は風によって楕円状

に広がっていることから、直線的な区画設定が実現象と乖離していると考えられること

などから、今回の検討ケースでは手法 C、D及び Eとは異なる値を示したと考えられる。

手法 C、D 及び E についてはまとまりのよいものの、参照値として挙げた値とは大きく

異なっているが、これについては後ほど検討を行う。 
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手法 C、D及び Eについては、本検討の結果からいずれの手法も初期粒径分布の推定

に有効な手法であると考えられる。次に、試料採取地点に関する粗密や偏りの影響の検

討を行うため、以下の６パターンのデータセットを用いて検討を行った。 

 

データセット１：全データを用いたもの 

データセット２：地域全体から満遍なく 50 ％ほどデータを間引いたもの 

データセット３：データセット２と異なる間引きパターンとしたもの 

データセット４：地域全体から満遍なく 65 %ほどデータを間引いたもの 

データセット５：火口から 160 km 以内のデータをピックアップしたもの 

データセット６：火口から 100 km 以上のデータをピックアップしたもの 

それぞれのデータセットとして用いた地点の分布を図 2.2.31、初期粒径分布の中央

値を比較した図を図 2.2.32 にそれぞれ示す。 

手法とデータセット毎の中央粒径を比較した結果、全データ（データセット１）、火

口近傍域のみ（データセット５）あるいは遠方域のみ（データセット６）のデータセッ

トを用いた場合、いずれの手法を用いても結果のまとまりは良いが、データセット間で

の結果は異なる結果を示した。一方、データを間引いたケース（データセット２、３及

び４）では、バラつきが大きい傾向となった。実際の降灰現象では、近傍域では粗粒な

粒子、遠方で細粒な粒子が卓越するため、偏った地域でのデータセットを用いて推定を

行うと、手法間の差異がなくとも、実際の初期粒径分布とは異なるものになる可能性が

考えられる。従って、考案した手法において計算を行う際にも、推定計算に用いるデー

タは、地域に偏りなくデータを取ることが重要であるといえる。また、考案した手法 D、

E は、データ数を間引いて計算するほど中央粒径は細粒側に移った。これら２手法は等

層厚線図を用いた手法であり、遠方域を十分に考慮できるので、データ数が少ない場合

は結果的に最も区画が大きくなる遠方の区画の粒径分布が効いている可能性がある。 

以上の検討の結果から、いずれの３手法を用いても初期粒径分布の計算結果に大き

な差は出てこないが、対象とする火山灰に対して満遍なく、なるべく密に試料採取を行

うことが重要であると言える。強いて言えば、考案した手法 D及び Eの方が、データ数

が粗の場合にもφスケールで示している中央粒径の値が大きく粗粒側にシフトしてい

ないので、有効な手法であるかもしれない。このあたりの検証については今後の検討課

題として挙げられる。 

最後に、Tephra2 の解析時の入力値として使用されることが多い初期粒径分布の参照

値と、３手法から求まった初期粒径分布の値の違いについて検討する。まず、参照値は

セントへレンズ1980年噴火で得られた粒径に関するデータを基に設定された値であり、

本節で検討に用いた粒径データは樽前火山 1739 年噴火のものである。一般的に、火山

学では噴出物の破砕度（粉砕度）が大きいほど爆発のエネルギーの大きな噴火で噴出物

の粒径が小さくなり、破砕度（粉砕度）が大きいほど噴出量も大きい噴火の傾向がある
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ことが知られている。また、噴火様式の違いによっても噴出物の破砕度が異なり、例え

ば、マグマ噴火とマグマ水蒸気噴火では噴出物の粉砕の程度が異なる、すなわち、マグ

マ水蒸気噴火の噴出物の方がより粉砕されていることが知られている。事例として図

2.2.33 にいくつか代表的なマグマ噴火とマグマ水蒸気噴火について、その中央粒径と

火口からの距離をプロットしたものを示す。マグマ噴火のものは中央粒径が大きいトレ

ンドを示すのに対し、マグマ水蒸気噴火のものはそれより中央粒径が小さいトレンドを

示している。赤四角印の本プロジェクトで検討した樽前火山 1739 年噴火はマグマ噴火

であり、他のマグマ噴火の事例とも調和的な結果を示している。一方のセントへレンズ

1980 年噴火の噴出物は、水が関与したマグマ水蒸気噴火の噴出物の粒径分布に類似し

ていることが報告されている（参71）。従って、今回のマグマ噴火の試料を用いた検討結果

の値と参照値とが一致する必然性はない。さらに言えば、セントへレンズ 1980 年噴火

の参照値はマグマ水蒸気噴火を想定したシミュレーションの際に参照できる値であり、

本節で検討した樽前火山1739年噴火のものはVEI5クラスのマグマ噴火を想定したシミ

ュレーションの際に参照できる値としてそれぞれ利用できる可能性がある。そのため、

参照値としてより確からしいものにするため、地質調査による樽前火山 1739 年噴火の

噴出物のデータの拡充と、事例拡充のための他のマグマ噴火に対する地質調査を行うこ

とが今後の検討課題として挙げられる。 

（２） シミュレーション結果と観測データの比較検討 

上記の検討に用いた樽前火山 1739 年噴火の噴出物を比較対象として、任意の地点に

おけるシミュレーション解析の結果と実測値の比較検討を行った。降灰シミュレーショ

ンは解析コード Tephra2 を用いた。解析に用いる各種パラメータのうち、噴出量は古川・

中川 (2010)（参 72）を基に 3.9 km3、噴煙柱高度は Mastin et al. (2009)（参 73）で示された

経験式を基に 30 km、岩片・軽石密度は、実測値を参考とした。また、風向・風速につ

いては札幌高層気象観測所の 1988 年 3 月～2015 年 12 月の夏季平均の値を基に、樽前

火山 1739 年噴火の噴出物の等層厚線図（参 72）に合うように検討した風向（軸方向に回

転）・風速（平均の-1/2σ）を仮想風として用いた。なお、初期粒径分布については上述

したように樽前火山 1739 年の噴出物のデータを用いるためにはさらなるデータ拡充と

検討を重ねて検証する必要があるので、ここでのシミュレーションでは、Tephra2 で参

照値として示されているセントへレンズ 1980 年噴火の値（中央粒径 4.5φ、標準偏差

3.0φ）を用いた。シミュレーション解析の結果と比較地点の位置関係を図 2.2.34、解

析値の比較結果を図 2.2.35 に示す。 

赤丸印で示した実測値である層厚及び中央粒径と火口からの距離の関係は、両者と

も距離とともに値が指数関数的に減衰するが、層厚は近傍域でも遠方域でもバラつきが

大きいのに対し、中央粒径のバラつきは小さい。また、火口から 100 km 付近までは粒

径の淘汰が良くない（標準偏差が大きい）傾向が認められるが、それ以上ではほとんど

変わらない。中央粒径と標準偏差を比較すると、層厚が小さいものは、粒径のバリエー
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ションがあることが認められる。この層厚が小さいものに中央粒径のバリエーションが

認められる理由としては、侵食・削剥による層厚の減衰、上位に堆積物が載ることによ

る圧密の影響、試料採取地点の地形や環境による地層の保存のされやすさ等の影響があ

るためと考えられる。このことから噴出物の特性把握や層厚評価を行うには粒径分布に

ついても十分に考慮しておく必要があると考えられる。 

次に、青印のシミュレーション解析結果との比較検討の結果、実測値は、遠方域で解

析結果より細粒側にシフトしていること、実測値の方の淘汰が良くないこと、遠方域で

層厚が大きい傾向があることの傾向が認められる。このうち、遠方域で実測値の方が細

粒側にシフトしている要因のひとつとして、細粒物が凝集して落下したことが挙げられ

る。凝集の要因には、静電気的なものや雨滴を核とすることなどが考えられるが、移流

する噴煙は高高度であることから、降灰中の雨滴による凝集は考えにくく、凝集は噴煙

内で生じていた可能性が高い。その他、降灰時期が近い他の火山起源の粒子が混交する

ことで細粒化している可能性や凍結融解作用による破砕等の要因も考えられるので、今

ケースでの要因を明らかにしておくとともに、他の噴火事例においても同様の現象が起

きているのかの検証を行う必要がある。 

（３） まとめ 

降灰シミュレーション解析に用いる初期粒径分布の推定方法について、既往研究の

等層厚線図を用いた２つの推定方法を考案した。また、試料採取の際、等層厚線図を考

慮したうえ、満遍なく広範囲で採取するのが良いことが示された。 

一方、今回検討した降灰シミュレーションと実測値の間では、火口から遠方の地点で

両者が乖離する傾向が認められた。この乖離の要因については、降灰シミュレーション

コード上の特性か、今回検討に用いた噴出物によるものかの判別が現時点ではつかない

ため、今後の検討課題として整理される。 
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表 2.2.9 手法別の初期粒径分布の計算結果（φ=-log2D；Dは粒径（mm）） 

Table 2.2.9 Calculation results of initial particle size distribution by 

method 

 

手 法 中央粒径（φ） 標準偏差（φ） 

A 0.5 2.4 

B 1.6 2.5 

C 2.2 3.0 

D 2.4 2.9 

E 2.7 3.0 

参照値（セントへレンズ

1980 年噴火） 
4.5 3.0 

 

 

 

 

 

図 2.2.30 各初期粒径分布推定方法による区画設定 

（左上：手法 B、右上：手法 C、左下：手法 D、右下：手法 E） 

Figure 2.2.30 Partition setting by each initial particle size distribution 

estimation method  
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図 2.2.31 検討に用いたデータセット毎の試料採取地点 

Figure 2.2.31 Sampling point for each data set used for study 

 

 

 

 

図 2.2.32 データセット毎の中央粒径の比較 

Figure 2.2.32 Comparison of median particle size for each data set  

0.0

0.5

1.0

1.5

2.0

2.5

3.0

3.5

4.0

4.5

5.0

1 2 3 4 5 6

中
央

粒
径

(Φ
)

データセットNO。

手法C

手法D

手法E



 

-87- 

 

図 2.2.33 中央粒径‐距離減衰図 

（ASKJA C1、D：Sparks et al., 1981（参 68）；Huaynaputina：Adams et al., 2001（参

69）；Tarumai:本研究；Kelut：Fisher, 1964）（参 70） 

Figure 2.2.33 Median particle size - distance attenuation diagram 

 

噴火規模： 3.9 ㎦ 噴煙柱高度： 30 ㎞ 中央粒径、標準偏差： 4.5φ、3.0φ Plume Ratio： 0.1

気象条件： 札幌高層気象観測所の1988年～2015年の夏季平均の気象データを基に、風向のみを

降灰時期方向に回転させた条件

黒字：等層厚線(㎝)
赤字：解析結果(㎝)
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図 2.2.34 シミュレーション解析結果と検討対象地点 

Figure 2.2.34 Simulation analysis result and point of study  
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図 2.2.35 シミュレーション解析結果と実測値の比較 

Figure 2.2.35 Comparison between simulation analysis result and measured value 
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２.２.３ まとめ 

過去に巨大噴火を起こした火山として、阿蘇カルデラ等の噴出物の岩石学的検討を行い、

噴火直前のマグマの温度及び圧力条件から、噴火直前に留まっていたマグマの深さを推定

した。その結果、調査したカルデラ火山ではおおむね 10 km 以浅にマグマが蓄積していた

ことがわかった。 

巨大噴火の準備過程に関しては、十和田カルデラや支笏カルデラでは、九州の阿蘇や姶

良カルデラとは異なり、低噴出率期が継続した後にカルデラ形成噴火に至っていた。また、

準備過程のマグマ組成の変遷やマグマ供給系の変化を推定した結果、九州の阿蘇カルデラ

（阿蘇 4噴火）や姶良カルデラでは、噴出したマグマ組成に特徴が認められた。すなわち、

阿蘇カルデラでの阿蘇 3噴火（約 120 ka）から阿蘇 4噴火（約 90 ka）にかけての時期に

は、噴出物のマグマ組成が苦鉄質から珪長質へ変化していくことが認められた。一方、姶

良カルデラでは、姶良福山噴火（約 90 ka）以降にマグマ組成の大きな変化はなく、珪長

質マグマを噴出し続けカルデラ形成噴火に至ったことが認められた。 

噴出物推定等に資する降灰シミュレーションのパラメータ設定に関する検討では、各種

パラメータのうち、地質学的情報から検討可能な初期粒径分布について、既往研究の等層

厚線図を用いた２つの推定方法を考案した。また、留意点として、試料採取の際には、等

層厚線図を考慮したうえ、満遍なく広範囲で採取するのが良いことが示された。 
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２.３  火山活動に係る地下構造評価手法のための調査・研究 

２.３.１ カルデラ火山の活動性評価シミュレーション手法の検討 

上記の文献調査及び地質学的調査による結果を踏まえ、カルデラ火山の活動を想定した

地下のマグマ溜まりの状態（温度、圧力条件等）と広域地殻変動パターンに関する数値シ

ミュレーションモデルを構築し、マグマ溜まりの形状や圧力変化、地下構造等の不確実さ

を踏まえた解析を行い、マグマ溜まりの存在条件と地殻変動量の関係を推定した。 

なお、本研究は、原子力規制庁の原子力施設等防災対策等委託費（平成 26～30 年度火

山影響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開発法人 産業技術総合研究所）事

業により実施した。 

（１） 粘弾性緩和を考慮した火山性地殻変動解析モデル 

GPS や、干渉合成開口レーダー（InSAR）などによる衛星測地学的観測技術の発達は、

地殻変動メカニズムを検証する精密な制約条件を与えてくれる（参74-参 78）。しかし、捉え

られた地殻変動からカルデラ火山の地下の状態を評価するには、それが地殻変動観測の

中にどのように現れうるのかを理解する必要がある。その際に必要となるものが定量的

な理論モデル（数値実験モデル）である。このような理論モデルにより、地殻内のマグ

マの挙動と地表面変動の関係を客観的に示すことができ、マグマ溜まりの位置、形状、

大きさ、体積変化や過剰圧力変化を推定することができると考えられる。 

本研究では、マグマ溜まりの消長過程における変動だけでなく、その後の変動も考慮

したもう少し長い時間スケールにおける火山性地殻変動を粘弾性応答の観点から理解

する定量的モデルを構築する。これまでの火山性地殻変動に関する定量的モデルの多く

は、マグマ溜まりが非常に活動的になり余剰圧力が変化した時の、その変化に対する地

表面変動を予測するようなものであった（参75、参 77、参 79、参 80-参 82、参 85、参 87-参 88）。つまり、マ

グマ活動が非常に活発になってからその様子を捉えようとする研究である。しかし、本

研究では、マグマ活動が活発になる前に地殻の中にマグマが溜まっているか否か、ある

いは、すでに溜まっているマグマの状態を知るには、むしろ静穏期の変動ともいえる粘

弾性緩和過程に注目し、その振る舞いからマグマ溜まりの時空間スケールの概要を制約

することを考える必要がある。 

本研究の数値実験で用いた 3 次元有限要素モデルの模式図を図 2.3.1 に示す。３次

元並列化有限要素コード OREGANO_VE（参 89-参 93）を用いて、地殻内におけるマグマ溜まり

の消長に対する地殻・マントルの線形粘弾性応答の振る舞い、特に地表面における垂直

変動を定量的に記述する。変数はすべて無次元化されており、長さスケールは基準長さ

L0（地殻の厚さ）、変位スケールは基準変位 d0（マグマ溜まりの厚さ）、粘性率は基準粘

性率 ηc0（地殻の底での粘性率）、時間は基準粘性率にもとづくマックスウェル緩和時

間0（=ηc0/μ、ここで μ は剛性率）で、それぞれ無次元化され、変数にダッシュ(')

を付けて無次元変数を表すことにする。 
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右手系座標に従った直方体モデル領域は、座標原点(O)が地表面の中心に位置し、z

方向に厚さ ZL' = 10、水平方向には (XL' = 19.2)×(YL' = 19.2) の次元を有している。

モデル領域は、厚さが THC' = 4 の地殻と厚さが THM' = 6 のマントルで構成され、地殻

は上部の弾性層と下部の粘弾性層の力学的二層に分けるが、マントルは粘弾性層のみと

した。変位・トラクション境界条件は、モデル上面は x, y, z 全ての方向のトラクショ

ンを 0とし、その他の境界面はスライディング境界条件とした。それぞれの面に垂直な

方向の変位を 0として水平方向のトラクションを 0とする。このようなモデル領域内に

おいてマグマ溜まりの消長を生じさせ、それに伴う地表面変動の時間変化を記述する。

簡単化のため、重力の効果は無視し、単純にマグマ溜まりの消長のみに対する粘弾性応

答を数値実験結果として求める。 

地殻・マントルの粘弾性応答の時空間発展は、それを駆動する力源と、それに対して

どういう応答をするのかを規定する地殻・マントルのレオロジーに依存する。地殻・マ

ントルのレオロジーに関しては、モデル全体が線形マックスウェル粘弾性体の構成方程

式に従うことにする。粘弾性地殻内の粘性率ηc'は、 

ηc' = ηc0' exp [c (1 – z')]...................(2.1) 

で規定されるとした。ここで ηc0'は地殻の底での粘性率、c は粘性率の深さ依存性

を規定する定数、z'は深さである。厚さ H'の最上部層には非常に高い粘性率η' = 1020

を与えて、実質的には弾性層として振る舞うように近似している。一方、粘弾性マント

ル内の粘性率はηm'で一様とする。また、弾性定数（ポアッソン比ν= 0.25、ヤング率

E' = E/μ = 2 (1 + ν = 2.5)）はモデル全体を通して一様とした。 

マグマ溜まりの取り扱いとして、マグマ溜まりの余剰圧力を一定にしたものとマグ

マ溜まりの膨張を変位で規定するものの主に二種類のモデルがこれまでの定量的モデ

ルにおいて考えられてきた（参83-参 84）。本研究においては、マグマ溜まりの消長を変位で

規定し、与えられた体積変化に対する地殻・マントルの粘弾性応答を記述した。変位に

規定されるマグマ溜まりの消長は、Melosh and Raefsky (1981)（参94）により開発された

スプリットノード法を用いて有限要素モデルに導入した（参90）。 

マグマ溜まりの形状は、シル状のマグマの溜まりを想定し、回転楕円体と仮定した

（図 2.3.2）。シル状のマグマの溜まりを規定するパラメータはマグマ溜まりの 3 軸径

とし、そのうちの赤道半径が等しく W'、極半径はこれよりも短い d0'/2、そして、回転

楕円体の中心で定義される地表面からの測ったマグマ溜まりの深さ D'、を規定パラメ

ータとした。z' = D'の平面上で与えられるシルの厚さ d'は、座標 x'と y'の関数であ

り、また時間に依存した関数とする。ある時間 t'、座標(x', y')での厚さは、その時間

での x' = y' = 0 における厚さ d0'(t')から次の式により決められる。 

d' = d0'(t) [1 – (x'/W')
2 – (y'/W')2]1/2.............(2.2) 
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（２） 数値実験結果 

①マグマ溜まりが瞬間的に膨張した場合の粘弾性応答 

シル状マグマ溜まりが瞬間的に膨張することに対する地殻・マントルの粘弾性応

答を記述する。図 2.3.3 に d0'の時間変化を示す。時間 t' = 0 で瞬間的に膨張し、

d0'が 100という値に達したシル状マグマ溜まりは、時間 t' > 0 においてその厚さを

保持し続ける。d0'(t)は時間に依存しない一定の値を持つので、式(2.2)を次のよう

に書き直す。 

d0'(t) = d0' = 100........................(2.3) 

このように、この節では d0'(t)とは書かず、単に d0'と書くことにする。また、こ

の節では、粘性率の深さ依存性は考慮しないため、式(2.1)における c は 0、地殻と

マントルの粘性率が同じとし、ηc' (=ηc0') = ηm' = 1 とする。 

まず、赤道半径（W'）やシル状マグマ溜まりの深さ（D'）への依存性について検討

した。 

図 2.3.4 に深さ D' = 1 で W' = 0.5 を持つシル状マグマ溜まりが時間 t' = 0 で瞬

間的に膨張した時の地表面隆起（垂直変位 Uz'）を示す。 

弾性層と粘弾性層との境界でシル状マグマ溜まりが膨張した場合とし、弾性層の

厚さは H' = 1；D' = H'となる。初期弾性応答により、シル状マグマ溜まりの最大膨

らみ d0'の～20 %程度の隆起量 Uz0'（時間 t' = 0 での垂直変位）が得られる。その地

表面隆起は、シル状マグマ溜まりの形状を素直に反映し、同心円状の空間分布となる。

隆起量の最大値はシル状マグマ溜まりの中心位置を真っ直ぐ地表面に伸ばした位置

で得られる。 

初期弾性応答で得られた地表面隆起は、時間 t' > 0 で生じる粘弾性緩和により

時間とともに減じられていく（図 2.3.4）。つまり、シルの膨張により地表面は隆起す

るが、その隆起は粘弾性応答により時間とともに減じられていく。 

次に、図 2.3.5 に地表面隆起 Uz'の x' = 0 の y'に沿うプロファイルに対するシル

状マグマ溜まりの赤道半径（W'）依存性を示す。時間 t' = 0、座標 y' = 0 での初期

弾性変位 Uz0'は W'に依存し、W' = 1 の場合 d0'の～50 %、W' = 0.7 の場合 d0'の～

33 %、W' = 0.5 の場合 d0'の～20 %、W' = 0.3 の場合 d0'の ～ 8 %、W' = 0.1 の場

合 d0'の～1 %となっている。また、W'は隆起量にも依存していることが分かった。こ

のことは、時間が経過して隆起量が減じられていく過程においても同じことが言え、

シル状マグマ溜まりの赤道半径（W'）が大きくなると粘弾性緩和の効果は大きくなる。 

図 2.3.6 に深さ D' = 0.5 で赤道幅 W' = 0.5 を持つシル状マグマ溜まりが瞬間的

に膨張した時の地表面隆起（垂直変位 Uz'）の結果を示す。他のモデルパラメータは

図 2.3.4 の場合と同じである。この場合、H' = 1 に対して D' = 0.5 であることか

ら、弾性層内でのシル状マグマ溜まりの膨張を想定している。初期弾性応答による地

表面隆起はd0'の50%になり、D' = 1の粘弾性層内での膨張のケースよりも大きいが、
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膨張がより浅部で生じたからである。D' = 1（図 2.3.4）では、弾性応答で得られた

初期隆起が時間の経過とともに減じられ、時間 t' = 100 までにほとんど隆起は消滅

していた。しかし、弾性層内でシル状マグマ溜まりが膨張した本ケースでは、時間 t' 

= 100 においても d0'の 40 %程度の隆起量が保持されている。シル状マグマ溜まりの

瞬間的膨張により弾性層内に再分配された応力は一切緩和されないためである。 

図 2.3.7 にシル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位プロファイルのシルの深

さ(D')の依存性を示す。 

時間 t' = 0、座標 y' = 0 での変位は、D'が小さいほど初期弾性応答による隆起

量 Uz0'は大きくなっている。その Uz0'は、D' = 0.5 の場合は d0'の 50 ％、D' = 1.0

の場合は d0'の～20 ％、D' = 1.5 の場合は d0'の～10 ％、D' = 2.0 の場合は d0'の

～6 ％、D' = 2.5 の場合は d0'の～4 ％、である。初期弾性応答に伴う隆起は、その

後粘弾性応答により時間の経過とともに減じられていく。しかし、D' = 0.5 の場合、

隆起の減少量は、他の D'値の場合に比べて限定され、弾性層内でのシル状マグマ溜

まりの膨張が大きく影響していることがわかる。 

上記の数値実験により、マグマ溜まりの瞬間的膨張に対する初期弾性応答による

地表面の隆起量は、与えられたマグマ溜まりの中心での厚さ（d0）に対して、その深

さ（D）と赤道半径（W）に依存することがわかった。つまり、シルの中心での厚さ d0

がわかれば、観測された隆起量から深さ（D）と赤道半径（W）比はユニークに決定す

ることが可能となるが、実際には d0 も未知のパラメータであり、観測された隆起量

の絶対値のみからは d0、D、W のどれもユニークに決めることはできない。瞬時応答

である弾性変形のみから、マグマ溜まりの概要を推定しようという茂木モデルの限界

も、これと同じようなものである。 

また、マグマ溜まりの瞬間膨張による地表面隆起はその後の粘弾性緩和により消

し去られていくことを示した。粘弾性緩和による地表面の沈降は、Dや Wに依存して

進行するが、沈降過程により減少していく隆起量（Uzt）が、マグマ溜まりの瞬間膨張

時の隆起量（Uz0）の何%であるかという減少率（Uzt/Uz0）に沿って粘弾性緩和過程を考

えると、地殻の粘弾性緩和時間（マックスウェル緩和時間）の 10 倍程度の時間内で

あれば、減少率の Wへの依存性は僅かであることが分かった。 

このように最大隆起量に対する隆起量の時間変化から D が求まれば、最大隆起量

に対する隆起量の時間変化依存性から、Wを決めることができるかもしれない。そし

て、D と W が決まれば、最大隆起量の絶対値から d0を求めることができる。つまり、

D と W は隆起量の時間変化から（その時間変化は最大隆起量に対する変化率）、そし

て d0は隆起量の絶対値から、それぞれ求められるということである。 

地殻の粘弾性緩和時間の 10倍以内の時間範囲なら、粘弾性緩和過程よりシル状マ

グマ溜まりの概要を少なくともある程度は制約できることを示したが、それ以上の時

間が経過しても、地下にマグマ溜まりがあるだろうと推測できるのは、マグマ溜まり
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の膨張に伴う地表面変動がまだみられるからである。しかし、マグマ溜まりの成長が

粘弾性層内で行われた場合、地殻の粘弾性緩和時間の 50～100 倍以上の時間が経過す

ると有意な地表面変動は消えてしまうので、マグマ溜まりのあるなしでさえも探るこ

とは難しくなってしまう。 

マグマ溜まりが時間をかけて膨張する場合、マグマ溜まりの膨張とともに地表面

は隆起するが、その過程は常に粘弾性緩和を伴うため、得られる隆起量は、マグマ溜

まりが瞬間的に膨張した場合に比べて小さくなる。地殻の粘弾性緩和時間の 50～100

倍以上の時間をかけて膨張するようなマグマ溜まりの様子を地殻変動から捉えるこ

とは難しくなると考えられる。しかし、それ以下の時間スケール内でマグマ溜まりが

膨張する場合は、マグマ溜まりの膨張過程において粘性緩和がすべて完了するわけで

はないので、マグマの供給が止まると、その後地表面は粘弾性緩和により有意な沈降

に転じ、マグマの供給が停止したのちの沈降過程における隆起量変化から、マグマ溜

まりの概要を求めることが出来るだろうと考えられる。 

このように、粘弾性緩和過程からマグマ溜まりの概要を制約するという方法では、

弾性層の厚さと地殻の粘性率に依存していることから、これらのパラメータを少なく

ともある程度は制約しなくてはならない。弾性層の厚さと地殻の粘性率の依存性につ

いて検討した結果をまとめる。 

弾性層については、弾性層の厚さが薄いほど、マグマ溜まりの膨張により得られ

た地表面隆起が、粘弾性緩和で減少し難くなる。弾性層が一切なく、有意に粘性緩和

が生じる粘性率を持つ粘弾性層の場合、マグマ溜まりの膨張で得られた地表面隆起は

ほとんど減じられることなくその隆起量を維持し続ける。マグマ溜まりの膨張により

分配された応力が粘弾性緩和により再分配されていくが、マグマ溜まり辺りの応力が

緩和することにより、地表面は沈降に転じる。一方で、その沈降により生じた地表面

辺りの応力が緩和してその沈降を解消しようとする。つまり、粘弾性緩和により地表

面の沈降を得るには、沈降により生じた地表面辺りの応力が解消されずに蓄積されて

いくことが必要になり、有意な応力緩和を許さない弾性層が少なくともある程度の厚

さを持って存在する必要があることを示唆している。 

次に、マントルの粘性率（ηm'）がシル状マグマ溜まりの膨張後の粘弾性応答に与

える効果について検討した。図 2.3.8 にシル状マグマ溜まりが瞬間的に膨張する深さ

D'を 2としたときのシル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位の分布を示す。 

本ケースは、シル状マグマ溜まりが瞬間的に膨張する深さ D'を 2として、D' = 1

の場合より多くの弾性応力がマントルに再分配される設定である。シル状マグマ溜ま

りの瞬間膨張に対する弾性応答で得られた同心円状の初期隆起がその後の粘弾性応

答により時間とともに減少していくことがわかり、これは図 2.3.4 の場合と同じであ

る。従って、特にマントルの粘性率がモデルの一般的な振る舞いを変えるということ

はない。 
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② 時間依存を持つマグマ溜まりの膨張に対する粘弾性応答 

シル状マグマ溜まりがある時間をかけて膨張することに対する地殻・マントルの

粘弾性応答を記述する。シル状マグマ溜まりの中心；x' = y' = 0 での厚さが図 3.1.9

に示したような時間変化をすることとする。その厚さは、 

d0'(t') = d0p'/t'  for t' ≤ t'.................(2.4) 

d0'(t') = d0p'    for t' > t'..................(2.5) 

により規定されるが、d0p' = 100 とし、それの何％の隆起量が地表面で得られるのか

を調べた。 

図 2.3.10 にシル状マグマ溜まりの膨張に伴う変位の分布を示す。シル状マグマ溜

まりの膨張が進むに従い地表面の隆起を得ることができ、最大隆起はシル状マグマ溜

まりの膨張が終わる t' = 10 で得られる。得られる最大隆起量は、瞬間的にシル状マ

グマ溜まりが膨張した場合の最大隆起量の半分程度でしかない。シル状マグマ溜まり

が膨張する過程においては粘弾性緩和が常に同時進行しているからである。 

図 2.3.11 は、図 2.3.10 と同じ条件で D' = 0.5 とした場合、つまりシル状マグマ

溜まりの膨張が弾性層内で生じた場合の結果を示している。この場合、得られる最大

隆起は同じくシル状マグマ溜まりの膨張が終わる t' = 10 であるが、瞬間的に膨張

した場合の 90 ％程度の隆起量を得ることができる。弾性層内に再分配された応力は

緩和しないので、粘弾性緩和による隆起量の減少が制限されるからである。 

図 2.3.12 にシル状マグマ溜まりの真上の地表面（x' = y' = z' = 0）での隆起量

の時間変化示す。シルの深さ D' = 0.2 の場合、粘弾性緩和がほとんど許されないの

で、モデルの応答はほぼ弾性応答に近い。しかし、わずかながらの弾性応力が粘弾性

層にも分配され、隆起後にわずかながらの粘弾性応答による地表面沈降がt' ≤ 10

の場合に限り観察される。t' ≥ 50 になると、シル状マグマ溜まりの膨張により地

表面が隆起する過程において、緩和できる応力はすべて緩和されてしまっている。一

方、より粘弾性層に近い深さ D' = 0.5 の場合、シル状マグマ溜まりの膨張により粘

弾性層内に再分配される応力量も大きくなり、隆起後の粘弾性緩和による沈降量も大

きくなる。しかし、t' ≥ 50 になると、シル状マグマ溜まりの膨張により地表面が

隆起する過程において粘弾性緩和がほとんど完了してしまい、シルの膨張が止まった

後の粘弾性緩和はほとんど起きない。D' = 0.5 の場合に生じうる粘弾性緩和量は、

t' = 1 の場合で得られる最大隆起量とt' ≥ 50 で得られる最大隆起量との違いに

反映される。 

シル状マグマ溜まりの膨張がさらに深い粘弾性層で生じると、シル状マグマ溜ま

りの膨張にともない生じうる粘弾性緩和量は、弾性層内での膨張に比べて有意に大き

くなる（D' = 1、1.5 の場合）。シル状マグマ溜まりの膨張により地表面が隆起する

過程において粘弾性緩和量も大きいので、t' ≥ 10 になると得られる最大隆起量も

極端に小さくなってしまう。t' ≥ 50 で得られる最大隆起量はシル状マグマ溜まり
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の最大厚さの数％以下でしかない。しかし、t' < ～50 においてはシル状マグマ溜

まりの厚さ増加の速度に粘弾性緩和が追いつけず、シル状マグマ溜まりの膨張が止ま

った後には有意な地表面沈降が生じることになる。 

（３） 数値実験結果のまとめ 

本研究で構築した 3次元有限要素モデルによる数値実験を行い、火山性地殻変動（地

表面の垂直変動）に与える種々のパラメータ依存性を調べた。その結果、以下のような

依存性が明確になった。 

・マグマ溜まりの瞬間膨張による地表面隆起量は、マグマ溜まりの体積変化を規定する

3つのパラメータ（マグマ溜まりの厚さ・深さ・赤道半径）に依存し、その厚さが大

きいほど、赤道半径が大きいほど、そして浅いところでの膨張ほど、地表面隆起量は

大きくなる。また、赤道半径よりも深さに対する依存性のほうが大きいことがわかっ

た。 

・マグマ溜まりの瞬間膨張による地表面隆起は、その後生じる粘弾性緩和過程により、

時間とともに消し去られていく。粘弾性層で膨張した場合、瞬間膨張後、地殻の粘弾

性緩和時間（マックスウェル緩和時間）の概ね 50～100 倍程度の時間スケールで、有

意な地表面隆起は消し去られてしまう。一方、弾性層内でマグマ溜まりが膨張した場

合（特に弾性層の厚さの半分程度よりも浅いところで膨張した場合）、地殻の緩和時

間の数百倍の時間が経過しても有意な地表面隆起は維持されるが、弾性層の厚さの

80 %より深いとこでマグマ溜まりが膨張の場合、粘弾性層内で膨張した場合とほと

んど同じ時間スケールで地表面隆起は消し去られていく。 

・マグマ溜まりの瞬間膨張後の粘弾性緩和で消し去られていく地表面隆起の時間変化、

地殻の緩和時間の 10倍以内の時間範囲においては、マグマ溜まりの赤道半径にはほ

とんど依存しない。 

・マグマ溜まりの瞬間膨張後の粘弾性緩和による地表面隆起の減少は、弾性層の厚さに

依存しており、弾性層が薄いほど隆起の減少量は小さくなる。そして、弾性層の厚さ

が 0の場合、マグマ溜まりの瞬間膨張で得られた隆起量は、その後粘弾性緩和が進行

しても有意に変化していくことはない。 

・マントルの粘性率は、マグマ溜まりの瞬間膨張後の粘弾性緩和による地表面隆起の時

間変化に影響を与えうる。しかし、マグマ溜まりの深さが地殻の厚さの 50 %よりも

浅い場合、マントルの粘性率に有意に依存した地表面変位変化が現れるのは地殻の

緩和時間の 10倍以上の時間が経過してからである。マグマ溜まりがそれ以上の深さ

にある場合でも、地殻の緩和時間の 10倍以内の時間範囲でマントルの粘性率が有意

に効いてくるのは、地殻の粘性率の 10分の 1程度に低い場合のみであり、その場合

でもマグマ溜まりの赤道半径が地殻の厚さの 25 %程度以内であれば、マントルの粘

性率はあまり重要ではない。 
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・マグマ溜まりが時間をかけて膨張する場合も、その膨張の過程は常に粘弾性緩和を伴

うので、得られる地表面隆起量は弾性体モデルの場合よりも小さくなる。マグマ溜ま

りの瞬間膨張による地表面隆起がその後の粘弾性緩和により消え去っていくのと同

じように、地殻の緩和時間の 50～100 倍以上の時間をかけて成長するマグマ溜まり

の様子を地殻変動から捉えることは難しい。 

・マグマ溜まりが時間をかけて膨張する場合、それが地殻の緩和時間の 50～100 倍以内

の時間スケールでおこなわれれば、有意な地表面隆起を得ることができ、マグマの供

給が止まれば、その隆起は粘弾性緩和により沈降に転じ始める。 

・マグマ溜まりが時間をかけて膨張する過程において同時に生じる粘弾性緩和が生み出

す地表面隆起の減少は、地殻の緩和時間の 10 倍より短い時間スケールにおいては、

マグマ溜まりの赤道半径にはあまり依存せず、主にマグマ溜まりの深さに依存する。

この特徴により、マグマの供給が止まった後の沈降速度等から、マグマ溜まりの深さ

や赤道半径を求めることが可能になる。また、求められたマグマ溜まりの深さや赤道

半径をもとに、マグマ溜まりの厚さを隆起量の絶対値から求めることが可能になる。 

（４） 粘弾性緩和を考慮した火山性地殻変動解析モデルによる事例検討 

粘弾性緩和を考慮した火山性地殻変動解析モデルを北海道東部の屈斜路カルデラで

観測された地表面変位（図 2.3.13）に適用した。その地殻変動から地殻の粘性率やマグ

マ貫入事象を制約し、火山性地殻変動における粘弾性緩和の効果を検証した。そして得

られたマグマ貫入の様子を地球物理観測と比較し、マグマ活動に関する何を地表面変位

が反映しているのか考察した。 

① 屈斜路カルデラでの観測事象 

屈斜路カルデラは、北海道東部に位置する巨大カルデラである。地表直下にはリ

ング状の破砕帯をともなった釜状構造を持っていることが重力観測等により明らか

にされている（参95-参 96）。現在のカルデラ地形は約 0.4 Ma 以前から 約 40 ka の間の期

間に生じた 8回の爆発的噴火により形成されたもので、それ以前の前カルデラ活動は

1.84 Ma 以前から 0.87 Ma にかけて継続していたと考えられている（参97-参 100））。最も

高い火山活動期は 115～120 ka 以前に生じており（参 34）、175 km3以上もの火山噴出物

をともなっている（参101-参 102）。後カルデラ活動は約 35 ka に始まり、アトサヌプリや

中島火山を約 30～20 ka に形成している（参103）。直近の噴火は約 1.3 ka と数百年前に

アトサヌプリ火山で起こっている（参 102）。 

屈斜路カルデラ内及びその周辺の地表面変位は、Japanese Earth Resources 

Satellite JERS) -1 (ニックネーム Fuyo-1)により、1993年 5月から 1998 年 7月に

かけて観測されている。InSAR のデータセットは国土地理院 (2006)（参104）により解析

され、地表面変位が構築されている。1993年 8月 13日から 1995 年 4月 21 日までの

間の LOS（Line-Of-Sight）変位のコンターを図 2.3.13 に示しているが、アトサヌプ
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リ周辺にはっきりとした隆起域が認識される（図は国土地理院 (2006)（参 104）より引

用）。 

観測された事象は、1993 年の半ばから後半にかけてアトサヌプリ山周辺が隆起し

始めたが、1995 年中頃に突然沈降に転じた（図 2.3.13）。隆起は 1993 年 8月 13日と

1994年 9月 13日の間のどこかで始まっていると考えられるが、解析を行うためには

定義する必要があるため、隆起時期、シン・インフレーション期を表現する最適線は

1995 年 4 月 21 日と 1994 年 9 月 13 日の 2 つの観測点から最小二乗法により定義し

た。最適線が変位 0の軸と交差する時間により隆起開始時とするが、1993 年 5月 18

日の 102 日後である。同様に、ポスト・インフレーション期の沈降史をあらわす最適

曲線を、1995 年 7月 19日を含むそれ以降の 9つの観測点から、指数関数を適用した

最小二乗法により求めた。最大隆起はシン・インフレーション期の最適線とポスト・

インフレーション期の最適曲線との交点とし、またその交点でもってシン・インフレ

ーション期とポスト・インフレーション期の境目とした。従って、シン・インフレー

ションの期間は 587 日と定義した。 

② 地殻の粘性率を一様と仮定したモデル（UNV）の解析結果 

図 2.3.14 に UNV（Uniform Viscosity）モデルを用いて予測された隆起の中心にお

ける LOS 変位を Dの関数としてプロットした。 

観測量から得られた最適曲線にもとづくと、時間 t = tc = 1200 日での比 UL/ULs は

0.54806 で、これを図中のそれぞれのパネルに水平の点線として描いている。シルの

深さ Dは予測量と観測量との交点で制約される。その交点は ηcが 1018 Pa s 以下の

場合にのみ得られ、仮定したどの弾性層の厚さ Hの場合でも同じである。また、交点

は弾性層内あるいは粘弾性層内のいずれかで得られる場合もあれば、その両方におい

て得られる場合もある。 

図 2.3.15 に UNV モデルにおいてポスト・インフレーション期の異なる時間（t）

で求められたシルの深さを示す。与えられたηc と Wでは、粘弾性層内での交点は tc

が進むにしたがい浅くなっていき、そして弾性層内での交点は深くなっていくという

傾向がある。この結果は、シルの深さ Dが時間とともに変化していることを表してい

るのではなく、観測量の最適曲線の変動が進むほど大きな予測速度を求めているとい

うことを示している。本研究では、ある深さ Dで定置したシルを考えているので、最

適モデルは時間毎に得られたシルの深さ変化が最も小さいモデルとするが、そのモデ

ルにおけるシルの深さはそれぞれの時間で求まった深さの平均値とする。またある１

つの時間でだけ交点が求まったようなモデルは最適モデルの候補から外している。 

図2.3.16に UNV最適モデルにおける隆起の中心でのLOS変位の時間変化と観測量

との比較を示す。ηcと W は、どの Hの場合でも、それぞれ 1018 Pa s、1 km と制約

された。D と dcp は Hに依存しており、H = 20 km の場合はそれぞれ 19.5 km、138.09 

m、H = 10 km の場合は 9.5 km、32.89 m、そして H = 5 km の場合は 5 km、9.06 m と
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決められた。Dはどの Hの場合も、弾性層と粘弾性層との境界付近にシルの深さが決

められたわけである。 

屈斜路カルデラで観測された地表面隆起の時間変化、とくに隆起後の沈降の時間

変化は、粘弾性緩和を考慮した火山性地殻変動解析モデルにより、地殻の粘性率 ηc

を 1018 Pa s 以下と制約することで説明することができた。地殻の粘性率 1018 Pa s

は地震後の余効変動から推定されてきた粘性率～1018 - 1020 Pa s（参 91、参 105-参 106）の最

も低い値に相当する。このことは、熱源としてのマグマが存在しているであろう火山

帯においては、妥当な値であると考えられる。実際、室内実験の結果（参107-参 110）にも

とづき、Newman et al. (2001)（参 86）はマグマ溜まり周囲の地殻岩石の粘性率は～500 

- 600 ºC で～1017 - 1019 Pa s になると述べている。 

同様の粘性率はいくつかの火山帯において推定されている。北アイスランドの

Krafla リフトにおける変動から推定された粘性率は 0.8 - 1.1×1018 Pa s である（参

111-参 112）。アメリカの Three Sisters 火山体で微小重力から推定された地殻変動は、

地殻内の 3 km より深いところで粘性率が～1018 - 5×1019 Pa s 程度であるとしてい

る（参113）。エチオピアのアファーにおいては、Dabbau における貫入イベント後の変動

が、17 km の厚さを持つ地殻下の最上部マントルが 1018-19 Pa s の粘性率であること

を推定している（参114-参 115）。 

屈斜路カルデラ下の地殻構造は電磁観測（MT）により明らかにされつつある（参92参

116）。比抵抗値の最小値 < ～ 1 W·m はアトサヌプリ火山の下深さ 10 km 以深におよ

んでいるが、その領域は本多・他 (2011)（参 116）において、温度～800 ℃以上の完全

溶融メルトの領域と説明されている。その深さはまた岩石学的に制約されたマグマ溜

まりの深さと整合的である（参117）。本研究においてシルの膨張の深さは～5 km と制約

されたが、それは大きなマグマ溜まりをイメージした低比抵抗領域の上方に位置して

おり、観測された地殻変動は、大きなマグマ溜まりそれ自体の膨張ではなく、そこか

ら上方へ移動して貫入した小規模なマグマ溜まりの膨張を反映していると考えられ

る。 

③ 地殻の粘性率を一様、かつ局所的な低粘性領域を仮定したモデルの解析結果 

前節では、地殻の粘性率を一様と仮定したモデル（UNV）により、屈斜路カルデラ

の事象を検討した。そして、隆起につづく沈降を粘弾性緩和で説明できることを示し、

屈斜路カルデラで観測された事象をマグマ溜まり自体の膨張ではなく、マグマ貫入よ

る小規模なマグマ溜まりの膨張とする解釈を得た。本節では、地殻の中にマグマ溜ま

りのような高温で粘性率の低い箱型の低粘性領域（LVZ; Low Viscosity Zone）を置

いた３次元有限要素モデルを用い、屈斜路カルデラの事象を検討した。 

図 2.3.17 にモデルの概念図を示す。モデルは、厚さ ZL = 100 km をもち、水平方

向には、x及び y方向に 192 km の広がりを持つ。鉛直方向に地殻とマントルにわか

れており、それぞれ tc、tmの厚さを持つ。本研究においては、tc を 40 km とし、屈
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斜路カルデラ下において地震学的に制約された地殻の厚さとの調和性を考慮した（参

118-参 119）。従って、tmは 60 km となる。一定の弾性定数としてポアッソン比ν = 0.25、

剛性率μ=3×1010 Pa をもつ線形マックスルウェル粘弾性の構成式をモデル全体に適

用する。 

厚さ H = 5 km の最上部地殻は、弾性層として振る舞うほどに高い粘性率を持つよ

うにする（参 120）。弾性地殻の下の粘弾性地殻は２つの亜領域に分割されており、一様

な粘性率ηc = 1019 Pa s を持つバックグラウンド地殻とその中にある LVZである(図

2.3.16)。LVZ は水平幅Ω 、厚さΘの次元を持ち、粘性率は空間的に一様な値ηlを

持つとする。LVZ はまた、水平位置 x = y = 0 に中心が置かれ、鉛直オフセットを変

数 zlで支配する。マントルも空間的に一様な粘性率ηmを持つとし、その値は地殻の

バックグラウンド粘性率ηcと同じであるとする。 

力源としてのシルの貫入は Melosh and Raefsky (1981)（参 94）により開発されたス

プリット・ノード法を用いて導入した。シルの形状は回転楕円体とし、赤道面の深さ

Dと赤道半径 Wで記述されるが、D = 4.56 km、W = 2 km とした（参120）。シルの中心で

の厚さ d0は、時間 t = 0 から線形増加し、時間 t = 626 日で d0p となる。LOS 変位が

最大となる地点（144.410°E、43.605°N）での変位量が、観測値と同じになるよう

に、それぞれのモデルでの d0pが制約される。 

なお、解析結果は LOS 変位が最大となる地点；座標位置（144.410°E、43.605°

N）、アトサヌプリ火山から南西へ～2 km の地点での観測量 Xoと予測量 Xpとの不調和

を平均二乗根（M）で評価する。 

 

𝑀 = √
1

𝑁
∑ (𝑋𝑜 − 𝑋𝑝)

2𝑁
𝑗=1 .....................(2.6) 

 

ここでの Xoと Xpは、それぞれ観測された LOS 変位 Uoと予測された LOS変位 Upを、マ

グマ貫入終了時(t = 626 日)における LOS変位（Uos = Ups = 19.5 cm）で規格化した

ものである（Xo = Uo/Uos、Xp = Up/Ups）。Nは Uoと Upを比較した時間の数である。そし

て、観測量の最適曲線に沿って、マグマ貫入が終了後 1100 日（i.e., t = 1726 日）

まで 50日間隔で両者の比較を行い Mの値を評価した（N = 21）。ここではまず、Ωと

Θで特徴づけられる LVZ と、LVZ 内の粘性率（ηl）を、LOS 変位が最大となる地点、

その一点における変位の時間変化に関する Mにもとづいて制約し、そのように制約さ

れたモデルが変位変化の空間的広がりをどの程度説明できるのかを確認した。LOS 変

位は鉛直変位成分のみならず水平変位成分をも考慮して得られるので、変動域の中心

は必ずしも隆起・沈降という変位の鉛直成分の中心とはならない。 

図 2.3.18 にマグマ貫入終了時（t = 626 日）に LOS 変位が最大となる地点で予測

された LOS変位の時間変化を示す。 
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ηlの値にかかわらず、Θが 5 km より小さい場合、予測される沈降は測地データ

と一致しない。これは有意な粘弾性緩和が可能になる LVZ のサイズが小さすぎるから

であるが、Ω がどのような値であっても結果は同じであった。一方、Θ の値がより

大きい場合（Θ≥ 10 km）、予測量と観測量との不調和はηl とΩに依存する。ηl が

比較的小さい場合(ηl = 3×1017 Pa s)、Ωが比較的大きい（Ω≥ 10 km）時には、ポ

スト・インフレーション期の沈降速度は大きく、測地データと一致しないが、Ωが比

較的小さい時（Ω= 4 km）には、Θ≤ 5 km の場合のように沈降速度は小さい。ηlが

大きい時(ηl = 6×1017 Pa s)、Ω値にかかわらず沈降速度は小さすぎて観測データ

と一致しない。ηl = 5×1017 Pa s を持つモデルは、Ω= ～ 10 km のとき、観測デー

タと良く一致しているように見える。しかし、Ω= 30 km あるいは 4 km の時、沈降

速度は観測よりも小さすぎるように見える。 

与えられた ηl と Θ に対して、ポスト・インフレーション期の沈降速度は、Ω= 

10 km の場合で最も大きく、Ω= 30 km や 4 km の場合でより小さくなる。Ω= 30 km 

の場合で遅くなるのは、シン・インフレーション期における応力緩和が大きく、ポス

ト・インフレーション期における応力緩和が小さくなってしまうからと考えられる。

一方で、Ω= 4 km で沈降速度が小さくなるのは、応力緩和が許される LVZ のサイズ

が小さいからである。 

屈斜路カルデラにおいて観測されたマグマ貫入後の沈降を、～4-5×1017 Pa s と

いう粘性率 ηlを持つ LVZ のみにおける粘弾性緩和で説明できることを示した。LVZ

の上面は厚さ 5 km の弾性層の底に一致して存在すること、LVZ の水平及び鉛直方向

の次元はηlに依存しており、ηl = 4×1017 Pa s の場合では、水平方向は 10 km 以

上、鉛直方向は 15 km 以上と制約された。ηl = 5×1017 Pa s の場合では、鉛直方向

の次元は～15 km 以上、水平方向の次元は 9～14 km の範囲と上限・下限ともに制約

された。 

Newman et al. (2001)（参86）は、それまでの実験的研究をもとに、マグマ溜まりと

その周囲の岩石の粘性率についてまとめている。それによると、高度に結晶化した流

紋岩質メルトは温度 670 ℃以下で、1015～1017 Pa s という粘性率を持ち、マグマ溜ま

り周辺の石英に富んだ母岩は、500～600 ℃の温度で、1017～1019 Pa s の粘性率を持

つ。これらの値から、LVZ の粘性率は、流紋岩質メルトの粘性率の上限と、マグマ溜

まり周辺の母岩の粘性率の下限あたりに相当する。 

地質学的セッティングにかかわらず、地殻内の粘性率不均質は、地球物理学的に

描き出された地殻構造と比較されて議論されてきた（参92-参 93、参 121）。Liu and Hasterok 

(2016)（参121）は、アメリカ西部のコロラド地域における長期変動、特にその短波長成

分を十分説明できる動力学モデルの粘性構造と、同地域下の比抵抗値分布とを定量的

に関係づけた。それによると、比抵抗値の範囲 1～1013 Ωm は、粘性率にすると 1017

～1023 Pa s の範囲に相当するとのことである。 
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屈斜路カルデラで制約された最小サイズの LVZを、本多・他 (2011)（参116）により

イメージされた電磁気学的地殻構造との比較において、概略的に描いてみる（図

2.3.19）。概して、LVZ は 10 Ωm以下の低比抵抗値領域と良い一致をみせる。この深

さはまた、同地域における岩石学的研究とも調和的である（参 117）。 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.1 3 次元有限要素モデルの模式図  

Figure 2.3.1 Schematic diagram of three-dimensional finite element model 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.2 マグマ溜まり（シル状マグマ溜まり）の模式図  

Figure 2.3.2 Schematic diagram of magma reservoir (sill-like magma reservoir) 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.3 シル状マグマが瞬間的に膨張する場合のシル状マグマ溜まりの中心の厚さ d0’

の時間変化  

Figure 2.3.3 Temporal change of magma reservoir center thickness (d0’) when 

instantaneous expansion of sill-like magma 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.4 シル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位の分布（D’=1、W’=0.5）  

Figure 2.3.4 Distribution of sill-like magma chamber during expansion and 

afterward 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.5 シル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位プロファイル（赤道半径依存性） 

Figure 2.3.5 Displacement profiles at the time of inflation and subsequent 

sill-like magma reservoir 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.6 シル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位の分布（D’=0.5、W’=0.5） 

Figure 2.3.6 Distribution of sill-like magma chamber during expansion and 

afterward  
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.7 シル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位プロファイル（シル深さ依存性） 

Figure 2.3.7 Displacement profiles at the time of inflation and subsequent 

sill-like magma reservoir 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.8 シル状マグマ溜まりの膨張時とその後の変位の分布（D’=2、W’=0.5） 

Figure 2.3.8 Distribution of sill-like  magma chamber during expansion and 

afterward  
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.9 シル状マグマが時間をかけて膨張する場合のシル状マグマ溜まりの中心の厚さ

do’の時間変化 

Figure 2.3.9 Temporal change in the thickness of the center of the magma 

reservoir when the sill-like magma expands over time 

 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.10 シル状マグマ溜まりの膨張に伴う変位の分布（D’=1、W’=0.5） 

Figure 2.3.10 Distribution of displacement due to expansion of sill magma 

chamber 
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.11 シル状マグマ溜まりの膨張に伴う変位の分布（D’=0.5、W’=0.5） 

Figure 2.3.11 Distribution of displacement due to expansion of sill-like magma 

chamber 

 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.12 x’= z’= 0 での垂直変位 UZ’の時間変化 

Figure 2.3.12 Time change of vertical displacement UZ 'at x' = z '= 0  
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.13 本研究で用いた InSAR データ 

Figure 2.3.13 InSAR data used in this study 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.14 UNV モデルを用いて予測された隆起の中心における LOS変位 

Figure 2.3.14 LOS displacement at the center of the protuberance predicted 

using the UNV model 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.15 UNV モデルにおいてポスト・インフレーション期の異なる時間(t)で求められ

たシルの深さ  

Figure 2.3.15 In the UNV model, the depth of the sill obtained at different 

times (t) in the post-inflation period  
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.16 UNV 最適モデルと観測量との比較  

Figure 2.3.16 Comparison of UNV optimum model and observation volume 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.17 解析に用いた三次元要素モデルの概念図 

Figure 2.3.17 Conceptual diagram of three-dimensional element model used for 

analysis 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.18 マグマ貫入終了時に LOS変位が最大となる地点で予測された LOS 変位の時間

変化  

Figure 2.3.18 Time change of LOS displacement predicted at the point where LOS 

displacement becomes maximum at the end of magma penetration 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.19 制約された低粘性領域の概略図  

Figure 2.3.19 Schematic of constrained low viscous region 
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２.３.２ カルデラ火山の地下構造調査 

カルデラ火山の地下構造の調査として、阿蘇カルデラ及び姶良カルデラを対象とした調

査を行った。阿蘇カルデラについては、カルデラ周辺が全て陸域であることから MT法によ

る周密な探査を行った。姶良カルデラについては、カルデラの大部分が海没していること

から、地震波トモグラフィによる探査を行った。なお、姶良カルデラについては、後カル

デラ火山である桜島が活発な火山活動を継続しており、この活動に起因すると考えられる

地盤変動が観測されていることから、広域な地盤変動観測も同時に行った。 

（１） 阿蘇カルデラにおける MT低比抵抗構造 

阿蘇カルデラは南北約 25 km、東西約 18 km の世界最大級のカルデラであるが、外側

を含めた広い範囲が陸上にあるため物理探査を行うには適地である。カルデラの構造や

成因、マグマ供給系のモデルを作成するための基礎データを構築するために、当該カル

デラをモデルフィールドとして MT法による電磁探査を行った。 

これまでに行われている電磁気調査とその他の物理探査について簡単にまとめてお

く。田中・他 (1981)（参 122）は中岳火口周辺においてシュランベルジャー法探査（電極配

置方法）を行い、深度 100 m 程度の電気伝導度分布を得た。Handa and Tanaka (1999)

（参123）は、中岳火口を含む中央火口丘西部域において VLF、ELF-MT 法及び CSMT 法による

電磁探査を行い、地下数百 m以浅の比抵抗構造を求めた。より深い構造として Kanda et 

al. (2008)（参 124）は中岳火口周辺で高密度 AMT観測を行い、火口周辺の海抜下 500 m 程

度までの詳細な比抵抗分布を求めた。その結果、地表下 300 m～海抜 0 m付近まで数Ω

mの低比抵抗層が水平方向に広がっていることが明らかになった。この低比抵抗領域に

は溶存成分に富んだ熱水が多く存在することが示唆されている。阿蘇カルデラ全域を対

象とした、より広域なものとしては、まず、Handa et al. (1998)（参125）による ELF 及び

VLF 周波数帯を用いた MT 法探査が挙げられる。彼らはカルデラ内外の 200 地点で観測

を行い、カルデラ下の高比抵抗基盤（白亜紀花崗岩類）を見出している。その後、高倉・

他 (2000)（参126）、宇津木・他 (2009)（参 127）は、広帯域 MT法探査を行い、カルデラを北

東‐南西に横切る複数の測線において海抜下5 kmまでの詳細な比抵抗構造を得ている。

それによると、上部はカルデラ堆積物に相当する 1～10 Ωm前後の低比抵抗層、下部は

100 Ωm以上の先第三系の基盤岩類に相当する高比抵抗層からなることが示された。特

に高比抵抗基盤はカルデラ中央部で隆起しており火山活動との関連が考えられている。 

Komazawa (1995)（参 128）は重力データを用いた解析によりカルデラ全域の詳細な密度

構造を求めその成因を議論している。その結果を用いて、高倉・他 (2000)（参126）は重力

基盤構造と比抵抗基盤構造の比較を行い、中央火口丘の下では両者に違いがみられ、前

者がより浅くなっていることを示した。その原因について重力基盤の上部が破砕され熱

水により満たされているためと推測している。より深部のマグマに関連すると思われる

観測として以下が挙げられる。Sudo and Kong (2001)（参129）は地震波トモグラフィによ

り海抜下 6 km 付近に低速度域を見出している。国土地理院 (2004)（参130）の GPS連続観
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測では 15 km 付近にシル状の変動源が推定され、この変動減の直下では深部低周波地震

が観測されている（参131）。Tsutsui and Sudo (2004)（参132）は発破を震源とした反射法解

析を行い、海抜深度 1～10 km における明瞭な反射面を同定した。Abe et al. (2010)（参

133）はレシーバー関数を用いて地震波速度構造解析を行い、深度 15～20 km に低速度異

常領域を観測し、最大で 15 %程度の部分溶融に由来すると推定している。今までの電磁

気観測で得られているものに比べ、より深部の比抵抗構造を求め、これらの観測結果と

比較することが、本研究の課題の一つとなる。 

① 調査地域 

調査地域は熊本県阿蘇市及び南阿蘇村を中心としたおよそ50 km四方の範囲内で、

平成 27年度に 56点、平成 28年度に 45点、平成 29年度に 10地点で調査を行った。

北は熊本県南小国町、西は熊本県菊陽町、東は大分県竹田市、南は熊本県山都町と 14

市町村にまたがる。本地域は概ね山間部に位置しており、人工構造物が多い市街地で

はないものの、道路沿いには電灯線や電話線が、また阿蘇山を囲むように高圧送電線

があり、測定データに影響を与えることが懸念されたため、周辺環境を確認し、主要

な道路からは 100 m 以上離すなどの対策を行った。 

本調査では、Phoenix 社製の MT探査システムを使用した。最大 16セット（2セッ

トはリモート点）を併用し、測定能率の向上を図った。データの品質を向上させるた

め人工ノイズの少ない夜間 18 時～翌朝 8 時に測定し、1 点あたり最低 2 晩以上のデ

ータを取得することにした。測定期間中に、気象庁が発表する地磁気変動の程度を示

すＫ値が最大 3以上とならない場合には、最長 7日間まで測定するか、測定位置を近

傍に変えて再測定を行った。測定周波数は、320～0.000343 Hz までの 80周波数であ

る。 

② 3 次元比抵抗構造解析 

一連のデータ処理によって求めたMT法データの80周波数（320 Hz～0.000343 Hz）

から 16周波数（194 Hz、79 Hz、33 Hz、13.7 Hz、5.6 Hz、2.34 Hz、1.02 Hz、0.43 

Hz、0.176 Hz、0.073 Hz、0.032 Hz、0.0134 Hz、0.0055 Hz、0.00229 Hz、0.00099 

Hz、0.00042 Hz）を選び出し、インピーダンス 4成分とティッパー2成分を合わせた

MT 応答関数の 6 成分を入力データとした 3 次元比抵抗インバージョン解析（参 134）を

行った。入力データについては、エラーが大きく信頼度の低いと考えられるデータを

使用しないこととし、全ての測点について周波数毎に全成分の取捨選択を行った。全

体として、平成 27年度に取得した 55点と、平成 28年度に取得した 45点のデータを

使用した。最終的な入力データのサイズは、100×16×12（測点数×周波数×応答関

数の数）である。ここで、応答関数の数は、MT応答関数が複素数であることから 6×

2＝12 となる。 

本解析では、初期構造モデルに平成 27 年度に取得した 55 点のデータによって求

めたモデル（2016 解析モデル（参135））を使用し、南北 1400 km、東西 1400 km、鉛直
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1001.79 km（海水面より上の地形 1.79 km を含む）の領域に、海水 0.33 Ωm、空気

108 Ωmの比抵抗値を与え、海水と空気以外のブロックの比抵抗値を変化させ最適な

構造モデルを求めた。構造モデルは、南北 106、東西 100、鉛直 74 のセルで構成し

た。水平面のセルは、中央火口丘から離れるに従って大きくなっていくように設定し

ており、最小セルのサイズは、中央火口丘付近の 0.3×0.3 km であり、最大セルのサ

イズは 150×150 km である（図 2.3.20）。また、鉛直方向のグリッドサイズは、地形

効果の影響を出来る限り考慮する目的のため、海水面よりも上の領域については、

0.01～0.06 km と細かくした。一方で、海水面よりも下の領域については、0.01～300 

km で深度が増すにつれて大きくなるように設定した。 

③ 3 次元比抵抗構造モデル 

3 次元インバージョン解析により得られた比抵抗構造モデルの水平断面を代表的

な深度 2–2.5 km、6–7 km、9–10 km、11.5–13 km、15–17 km、20–24 km について図

2.3.21 に、中央火口丘を横断する 6測線の深度 20 km までの鉛直断面を図 2.3.22 に

示す。 

鉛直断面の profile A1、A2、A3 は、N60°W–S60°E 方向の断面であり、profile 

B1、B2、B3 は、それらと直交する断面である。また、profile A2、B1は、中岳第一

火口を横断している。さらに、全ての断面には、地震の震源（黒丸：2003 年 1 月～

2013年 12 月の期間の気象庁一元化震源、赤丸：2014年 1月～2016年 12月の期間の

気象庁一元化震源）をプロットしている。 

図 2.3.21 の水平断面を見ると、阿蘇カルデラ内には、中岳の周辺に顕著な低比抵

抗異常のブロック C1が、深さ約 20 km から地表面に向かうに従って北から南へと移

動するように存在する。この低比抵抗異常 C1は、2016 解析モデルでも得られていた

異常であるが、その形状がよりシャープに捉えられ、解析点数を増やしたことにより

解像度が向上している。また、図 2.3.22 の鉛直断面（profile A2、B1）を見ると、

低比抵抗異常ブロック C1 は、中岳第一火口の下へと伸びていることが分かることか

ら、低比抵抗異常 C1 は、中岳第一火口の現在の活動に関連したマグマに起因した異

常であると示唆される。 

次に、最適モデルにおいて、マグマ供給系との関連が示唆される顕著な低比抵抗

異常 C1 に対して実施した感度検定を行った。感度検定では、低比抵抗異常を含む領

域の 40 Ωm 以下のブロックを 40 Ωm のブロックに置き換えた構造モデル（感度検

定モデル）を作成し、その感度検定モデルに対してフォワード計算を行った。置き換

えに指定した領域は、南北方向 6.9 km、東西方向 5.7 km、深さ方向 1.5–24 km であ

る（図 2.3.23）。感度検定モデルに対して計算された RMS 残差は、1.95 となり最適モ

デルに対する RMS 残差 1.82 から増加し、観測値と一致しない方向にずれることを示

した。この RMS 残差の変化が、モデル間の有意な差を示す値であるかを検定するた

め、自由度 100×12×16－1（測点数×成分数×周波数－1）で 95%信頼区間の F分布
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検定を行った。その結果、RMS 残差の値が 1.84 を超えるモデルは、最適モデルとは

有意な差をもつモデルとして判定できることが分かった。感度検定モデルの RMS残差

は 1.95 であることから、低比抵抗異常 C1は、得られた最適モデルにとって必須であ

り、高い信頼度を有する構造であると結論付けられる。 

④ 比抵抗構造の解釈 

阿蘇カルデラ内の上部地殻には、中岳の北側から中岳第一火口に向かって延びる

北傾斜の低比抵抗異常のブロック C1 が存在する。2016 構造モデル（参 135）では、この

異常に対応する低比抵抗異常ブロックの底を、深度 15 km 程度と推定したが、さらに

20 km 程度まで低比抵抗を示す領域が延長される可能性が示された。この低比抵抗異

常は、阿蘇カルデラにおける GPS 連続観測データの解析から報告されているシル状の

変動源の深度 15.5 km（参 130）、及び、地震波トモグラフィによって報告されている深

度 6 km に中心をもつ球状の低速度異常領域（参 129）を通過しながら上昇するような経

路をたどる。つまり、低比抵抗異常 C1 は、阿蘇カルデラの上部地殻に存在するマグ

マ供給系（マグマの移動経路）に起因した異常であると考えられ、そのトップ部分が

中岳第一火口下にあることから、中岳第一火口の現在の活動との関連が示唆される。

また、阿蘇カルデラの上部地殻におけるマグマ供給系は、定常的に同じ経路が使用さ

れていると推察される。 

そこで、低比抵抗異常ブロック C1の上層部分（深度 2–9 km）の約 90 km3の体積

のメルト分率の見積もりを行った。 

平均比抵抗値をバルクの値として、C1 の上層部分のメルト分率の見積もりを行っ

た。この見積もり計算では、先ず、2014 年 11 月 26～27 日に中岳第一火口で噴出し

たスコリアの化学分析結果（参136）から Na2O 3.26 wt.%、SiO2 58.62 wt.%、1,113 ℃

≈1,386 K、含水量 1.0～2.0 wt.%を使用してケイ酸塩メルトの比抵抗値を SIGMELTS

（参137）で求めた。そして、Hashin–Shtrikman のメルト完全連結の式（参138）を用いてメ

ルトの割合を計算した。なお、マグマ溜まりの圧力は、静岩圧として仮定（深さ 6 km

（164.64 MPa）、地殻の密度を 2,800 kg/m3とした）ケイ酸塩メルトの比抵抗値は、

0.56−0.64 Ωmと得られた。 

最終的に、低比抵抗異常 C1の上層部分の比抵抗値 40 Ωmの体積は、89.3 km3で、

この低比抵抗異常には、ケイ酸塩メルトの比抵抗値である 0.56−0.64 Ωmの領域は、

6.3 km3であると見積もられ、全体としては約 10%程度の溶融度であることが分かっ

た。 

（２） 地球化学的アプローチによるマグマ物性推定手法の検討 

活火山では、地下深部のマグマ溜まりから揮発性成分の過飽和あるいはマグマの固

化による脱ガスにより、常時マグマ性熱水流体が放出され上昇していると考えられてい

る（図 2.3.24）。カルデラ火山においても、大規模なマグマ溜まりが地下に存在する場

合、多量の熱水流体を地殻内部に放出していると考えられる。地下深部のマグマ溜まり
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から放出される熱水流体は NaCl-HCO3（もしくは CO2）-SO4型（以下、NaCl-HCO3(-SO4)型

とする）であると考えられており（参139-参 140）、火口から放出されるマグマ起源ガス（HCl-

SO2-CO2）あるいはそれが地下水に混入してできる強酸性熱水（HCl-H2SO4型）と比較して

化学組成が大きく異なる。深部で発生した熱水流体は、断層や古い火道等の透水性の良

い水みちを利用して上昇し、地殻浅部の地下水系に混入し、最終的には河川に流出する。

従って、NaCl-HCO3 型の深部起源の熱水流体の混入及びその変動が地下水系等において

捉えられれば、その分布やフラックス等から深部マグマ溜まりの情報を得ることが期待

できる。 

① 阿蘇カルデラの火山性流体調査 

カルデラ火山周辺の地下水観測や火山ガス観測により、深部マグマ起源の熱水フ

ラックス（深部マグマ溜まりの情報）及びマグマ起源ガスフラックス（浅部マグマ溜

まりの情報）を求めることができれば、カルデラの深部マグマ溜まりやその周囲の地

殻の状態及び浅部のマグマの脱ガス活動などが把握できると考えられる。そこで、阿

蘇カルデラにおいて、地下水、湧水、温泉水、河川水の地球化学的調査を実施し、マ

グマ供給系の空間的広がりとマグマ起源揮発性物質のフラックスについて検討を行

った。 

a カルデラ外側周辺部の河川調査 

マグマ起源熱水上昇の広域分布の解明のための現地調査を阿蘇カルデラの外側

周辺において行った。調査地点は、白川、坪井川流域 9ヶ所、菊池川流域 21ヶ所、

筑後川（大山川）流域 20ヶ所、大野川流域 25ヶ所、五ヶ瀬川流域 18ヶ所、緑川

流域 39ヶ所、合計 132ヶ所である。 

マグマ起源物質の河川系への供給量を推定するためには、河川に含まれるマグ

マ起源成分濃度と河川流量値が必要である。一般に、河川は流量観測を行っても、

伏没している流量が観測できないため、正確な流動量を推定するのは難しい。まず

国土交通省の河川流量観測値（平均流量・平水流量・低水流量（参141））と降水量値

（参142）等を用いて検討を行った。その結果、フラックス計算に用いる河川流量値は、

年降水量、蒸発量及び流域面積から年平均流量を求め、その0.65倍量と仮定した。 

b 水質分析とその結果 

マグマ起源の成分濃度を求めるには、人為起源や海塩起源の成分を差し引く必

要がある。河川水試料の化学分析を行なったところ、NO3、NH4、NO2の各イオン濃度

が高い地点が相当数見られた。NO3、NH4、NO2の各イオンは硫酸アンモニウムや硝酸

アンモニウムといった化学肥料に起因すると考えられる。そこで、Nが検出される

試料の Clイオン、SO4イオン濃度の補正を行った。 

さらに、河川水中に含まれる Clイオン及び SO4イオンの起源としては、マグマ

起源物質以外にも、降水に含まれる可能性（例えば海塩起源）がある。宮本・古澤 



 

-121- 

 

(2016)（参 143）を参考に、マグマ起源揮発物質のフラックス計算時に降水に含まれる

海塩起源の Clイオン及び SO4イオン濃度を除去した。 

人為的及び降水の影響を除去し Clイオン濃度が 5 mg/L 以上、SO4イオン濃度が

15 mg/L 以上あるような河川調査地点が多数存在する地域は、マグマ起源の Clあ

るいは Sの供給地域であると考えた。 

c マグマ起源熱水の上昇域の分布 

図 2.3.25 に河川水の人為的な影響を除去した Cl イオン濃度と SO4イオン濃度

の関係を示す。玉名、菊池、熊本及び八代地域の深層地下水と阿蘇カルデラ内北西

部萱原付近で得られる深層地下水の Cl イオン濃度と SO4イオン濃度（参 144）の関係

も同時に示した。 

これまでに、阿蘇カルデラ内を流れる白川と黒川の河川水の Clイオンと SO4イ

オンはマグマ起源であることを示しており、菊池川支流の２点、筑後川（大山川）

支流の４点、及び大野川支流の１点を除き Cl イオン濃度と SO4イオン濃度の関係

は類似する。 

菊池川支流の２点は、Clイオン濃度とSO4イオン濃度がそれぞれ（279、316 mg/L）

と（205、184 mg/L）となり、河川調査を行なった地点の中で際立って高く、阿蘇

カルデラ内北西部萱原付近で得られる深層地下水の Cl イオン濃度と SO4イオン濃

度の関係に非常に類似している。阿蘇カルデラ内北西部萱原付近で得られる深層

地下水の SO4イオンの濃度と硫黄同位体比の関係から、マグマ起源であると考えら

れることから、菊池川流域の河川の Cl イオンと SO4イオンの起源はマグマ起源で

あると考えられる。 

筑後川（大山川）支流の 4点は Clイオン濃度が 2 mg/L 程度であるのに対し SO4

イオン濃度が最高で 58 mg/L にもなる地点である。同様に調査地域内（津江）に

ある温泉や南小国町の湯田温泉でも、SO4 イオン濃度が Cl イオン濃度に比べ非常

に高い温泉水が得られる。これらのことを考え合わせると、筑後川（大山川）の上

流地域には、湯田川の流域にある湯田温泉のような、Clイオン濃度に乏しく、SO4

イオン濃度が非常に高い深層地下水が他にも湧出している可能性が考えられるが、

マグマ起源物質が付加されているのかについては現状では明らかではないので、

さらに詳細な調査が必要であると考えられる。 

d マグマ起源揮発性物質の地下水系へのフラックスの推定 

マグマ起源ガスの地下水系へのフラックスを推定するため、カルデラ周辺の河

川を、筑後川（大山川）、菊池川、大野川、緑川（外輪山側）、五ヶ瀬川（外輪山側）、

緑川＋五ヶ瀬川（九州山地側）の各水系に分け、河川を流下している Clと Sの量

を推定した。計算は以下のように行なった。 

・各河川において人為的な影響及び降水に含まれる海塩を除去した Cl 及び SO4

イオン濃度を計算し、これをマグマ起源揮発物質濃度とする。 
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・各水系において平水時の河川流量（平均流量×0.65）の推定値を求める。 

・各水系における平水時の河川流量とマグマ起源 Cl と S 濃度を用いて各々の

流域に上昇する Cl及び Sのフラックスを計算する。 

図 2.3.26 に各水系における Clと Sの上昇量(ton/day)を示す。 

最大の Clと Sの放出が見られるのは白川（阿蘇カルデラ）であり、その量は Cl

で 18 ton/day、Sで 41 ton/day である。その他の地域は、Clに関しては菊池川で

12 ton/day と白川の 2/3割程度の放出量が推定されるが、それ以外の地域は 0.2-

1.9 ton/day と、多くても白川の 1/10 程度であると計算された。一方、S に関し

ては一番放出量が大きい菊池川でも 2.5 ton/day と白川の 1/10 以下であり、その

他の地域は 0.2-1.2 ton/day 程度と、多くても白川の 1/30 以下であると計算され

た。菊池川の Cl フラックスが高い理由が不明であるが、それ以外の地域では Cl、

Sフラックスともに非常に低く、阿蘇火山からのマグマ起源ガスの地下水系への影

響は、白川（阿蘇カルデラ内）以外ほとんどないと推定される。 

図 2.3.26 には、熊本平野中央部にある水前寺・江津湖、及び下六嘉湧水群、及

び竹田盆地にある竹田湧水群におけるClと Sのフラックスの計算結果も示してい

る。 

水前寺・江津湖湧水群、及び下六嘉湧水群は上流の緑川に比べて S のフラック

スが高い。これは、地下水流動系の影響と推定され、各水系におけるフラックスを

考察するときに、熊本平野と竹田盆地に存在する湧水群については、上流域で伏没

した地下水が起源になっており、別の独立した系としてフラックスを考慮する必

要がないと考えられる。 

以上の調査結果から、阿蘇カルデラの外側における河川系へ供給されるマグマ

起源物質の Cl、Sフラックス量は、菊池川、筑後川（大山川）、大野川、五ヶ瀬川

及び緑川の各流域において考えられ、合計 16.1 ton/day 及び 5.1 ton/day と見積

もられた。阿蘇カルデラ内の河川を通して流下する Cl、S フラックス（それぞれ

17.9 ton/day 及び 41.1 ton/day）と比較すると、Clフラックスはほぼ同量、Sフ

ラックスは約 1/8 の量である。阿蘇カルデラの周辺地域では、河川系に供給され

る S フラックスは阿蘇カルデラ内が全体の約 90 %であり、カルデラの外側への S

の供給は少ないことがわかる。また、Clフラックスは阿蘇カルデラ内が 53 %、カ

ルデラの外側では菊池川流域が 35 %であったが、その他の地域は小さい。菊池川

流域は阿蘇カルデラから 10-20 km 離れており、阿蘇火山に関連した活動であるか

どうかは検討する必要がある。菊池川流域内に上昇するマグマ起源の Clの原因に

ついては、現時点ではよくわからないが、フラックス(12 ton/day)がかなり大き

いことから、地下に熱水を供給するマグマ活動が存在する可能性がある。 



 

-123- 

 

② 深部マグマの状態推定手法の検討 

本節では、地下水に混入するマグマ起源熱水成分の化学的特徴及びフラックスを

用いたマグマ溜まり活動の状態推定の手法について述べる。 

a マグマ溜まりの状態と脱水プロセスの関係を検討 

大規模カルデラ噴火を引き起こすマグマは珪長質マグマである。巨大な珪長質

マグマ溜まりは、地殻へ大量供給された苦鉄質マグマの、1) 結晶分化作用、ある

いは、2) 地殻岩石の溶融によってできると考えられている。本節においては、以

下に記す簡単なモデルを仮定し、苦鉄質マグマから珪長質マグマの生成、固化に至

るプロセスで放出される熱水組成を検討した。 

・結晶分化作用で供給された苦鉄質マグマの 20～25 %程度の珪長質マグマが生

成され、残りは結晶化し沈積岩（斑レイ岩など）を形成する。 

・苦鉄質マグマからの熱及び熱水により地殻岩石が溶融する場合は、結晶分化

作用時より多く（1〜2倍）の珪長質マグマが生成される。 

・珪長質マグマの生成量は放出される熱水組成に影響するが、成因の違いは熱

水組成に影響しない。 

珪長質マグマの生成・固化に伴う熱水放出を簡単に取り扱うため、一般的ケー

スとして、マントルから供給された苦鉄質マグマの 25 %が珪長質マグマになる場

合について検討を行った。 

マグマに含まれる揮発物質（H2O、Cl種、CO2、S種）は、それぞれが溶解度の関

係から過飽和になった場合にマグマ中に気泡として存在し、マグマに溶存してい

る揮発物質はそのまま保持され、気泡は時間の経過とともにマグマから分離され

熱水流体として放出されると考える。マグマ中に溶存している揮発物質で溶解度

がよくわかっているのは H2O と CO2である。Cl 種については、NaCl、KCl、HCl な

どがマグマ‐熱水流体の分配に関与し、マグマの組成依存性があるため複雑であ

る。現状では、マグマの組成に応じた分配係数を利用できないため、ある程度の不

確かさを許容した上で推定するという方法をとる。また、S種についてはマグマ‐

熱水環境下で SO2、H2S、SO4
2-、S2-など多様な存在形態をとるため、マグマの化学組

成に加えて酸化還元状態にも依存することなどにより、詳細はまだよくわかって

いない。以下、マグマから分離される熱水流体の化学組成を取り扱う上で、H2O と

CO2の溶解度は篠原・風早 (1994)（参 145）にまとめられたデータを用い、Cl種のマグ

マと熱水間の分配は、珪長質マグマ‐熱水間では Shinohara et al. (1989)（参146）、

苦鉄質マグマでは 100 MPa（深度〜4 km）以下で Clが脱ガスする（参147）とし、100 

MPa 時の分配値については Shinohara et al. (1989)（参146）のデータから類推した

値を用いる。S種についてはデータ不足のため取り扱わない。なお、浅部マグマ溜

まりやマグマ火道最上部から放出される火山ガス及び火山ガスに伴い形成される
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強酸性の熱水については、カルデラ噴火に関連するマグマ活動ではないと考え、本

節では扱わない。 

マグマ溜まりから放出される熱水の特徴を求めるため、以下に示す単純化した

マグマ溜まりの進化のシナリオ（モデル）を用いた（図 2.3.27、図 2.3.28;ただし

両図の違いは圧力（深さ）の違いだけである）。図 2.3.27 に示した進化は 1から 4

（四角の中の数字）へと進行し、最終的に、花崗岩体の形成かカルデラ噴火のどち

らかの結果となる。 

1) 最初期に珪長質マグマを生成する元になる苦鉄質マグマが存在する。その苦

鉄質マグマがある深度（圧力）で、揮発物質に飽和すれば気泡を生じる。そ

の気泡はマグマから熱水流体として分離されマグマとは独立に上昇する。 

2) その結果、気泡を失った苦鉄質マグマができる。 

3a)苦鉄質マグマが結晶分化作用（あるいは、地殻物質の溶融）により、その重

量の 25 %に相当する珪長質マグマを生成する。珪長質マグマは、苦鉄質マグ

マからほぼすべての揮発物質を受け取り、苦鉄質マグマは結晶化し固化（斑

レイ岩形成）する。珪長質マグマは過飽和になり、気泡を形成し、熱水を放

出する。 

3b)苦鉄質マグマが貫入等によりそのまま固化すれば、斑レイ岩が形成される。

その際、揮発物質はほぼすべてが熱水流体として地殻内に放出される。 

4a)珪長質マグマが熱水放出を行い、最終的に固化し花崗岩体を形成する。 

4b)生成した珪長質マグマが上昇し、カルデラ噴火を引き起こす。 

図 2.3.27（深度 4 km）及び図 2.3.28（深度 8 km）で扱った事例では、初期苦

鉄質マグマの揮発成分濃度を H2O: 2 wt.%、CO2: 0.2 wt.%、Cl: 0.1 wt.%とした。

これらの値は本来、対象とする火山で個別に推定するべきものである。ここでは、

風早・篠原 (1994)（参148）にまとめた値を参考にして設定している。この初期値か

ら出発して、ある圧力における揮発成分の過飽和部分が気泡に移行する。そのとき

の気泡とメルトの H2O、CO2組成は風早・篠原 (1994)（参148）で計算できる。気泡に

移動する Cl種は、扱いが難しいが、ここでは 200 MPa では苦鉄質マグマから気泡

に Cl種が移動しない（参147）とし、珪長質マグマでは、Shinohara et al. (1989)（参

146）の分配係数を用いた。100 MPa では、どちらのマグマも Cl種が気泡に移動する

とした（参 146-参 147）。この設定条件で計算すると、深度 4 km（100 MPa）にマグマ溜

まりが存在する場合では、初期苦鉄質マグマは発泡しており、気泡では CO2/H2O 比

（モル比）が約 5になり、C/Cl 重量比は約 7である。CO2に富んだ流体が放出され

る。この苦鉄質マグマが気泡の流体を放出したあとに引き続く過程として、2つの

ケースを考えた。そのひとつ 3a) は、苦鉄質マグマが結晶分化作用を起こし、75 %

を結晶化し沈積岩として斑レイ岩を生成し、残った 25 %部分は珪長質マグマにな

る。なお、ここでは結晶分化としているが、計算上は、苦鉄質マグマがその 25 %
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の重量にあたる地殻物質を溶融させ珪長質マグマを生じても同じ結果になる。珪

長質マグマは、揮発成分に過飽和であり、気泡を生じて熱水流体として放出する。

熱水流体の C/Cl 比は、約 0.3 である。このときほとんど全ての CO2がメルトから

気泡に移動する。100 MPa の高圧環境では熱水流体の Cl 種は NaCl が主体であり

（参 146-参 147）、NaCl-CO2型の熱水流体となる。つまりカルデラ噴火の準備過程では、

このような組成の熱水流体が地殻浅部に上昇し、湧出あるいは地下水系に混入す

る。もうひとつのケース 3b)は、苦鉄質マグマが地殻内で貫入固化する場合である。

このときは、溶存していた揮発成分がほぼ全部熱水流体として放出されるので、そ

の熱水流体の C/Cl 重量比は、約 0.5 となる。3a) で生じた珪長質マグマは、大規

模カルデラ噴火を引き起こす可能性のあるマグマである。この珪長質マグマは、そ

のまま脱ガス、固化して花崗岩体を形成する場合 4a) とカルデラ噴火に移行する

2つのケースが考えられる。3a) の花崗岩形成過程においては、CO2をほぼ失った

珪長質マグマが固化するので、放出される熱水流体は NaCl 型になり、その C/Cl 重

量比は約 0.0005 である。 

一方、図 2.3.28 に示した深さ 8 km（200 MPa）にマグマ溜まりが存在した場合

については、初期のマグマ組成が 4 km（100 MPa）のマグマ溜まりの場合と同じで

あっても、放出される熱水流体の組成が異なってくる。以下、4 km の場合との違

いについて簡単に記載する。図 2.3.28（200 MPa;深さ 8 km）の 1) の初期苦鉄質

マグマから放出される CO2に富んだ流体は、CO2/H2O 比で 14程度になり、深さ 4 km

の場合よりも CO2に富む。しかし、高圧化では過飽和になる成分量が少ない（気泡

の体積が小さい）ため、2) の苦鉄質マグマの揮発成分量は、4 kmの場合より多い。

3a) の珪長質マグマ生成により放出される揮発成分と 3b) の苦鉄質マグマの固化

時に放出される熱水流体の成分（C/Cl 比）は 4 km の場合とあまり変わらない。花

崗岩形成時に放出される熱水流体の C/Cl 比は約 0.03 となり、4 km の場合（約

0.0005）よりも高くなるが、1) 、3a) 及び 3b) の状態で放出される熱水流体の

C/Cl 比とは明瞭に区別できる。 

以上のモデルを、マグマ溜まりの圧力（深さ）と放出される熱水流体の組成（C/Cl

重量比）の関係として図示したのが、図 2.3.29 である。種別の異なるマグマ溜ま

りとその状態において、C/Cl 比の異なる熱水流体が放出される。苦鉄質マグマが

地殻内に上昇し、発泡したときには、C/Cl 重量比（C/Cl>7）が最も高い熱水流体

を放出する。発泡深度が深いほど C/Cl 比は高くなる。その苦鉄質マグマが地殻内

で貫入などによって固化したときは、C/Cl 比が約 0.5（供給されたマグマの揮発

物質比に近い）の熱水流体を放出する。一方、珪長質マグマは、その成因が結晶分

化作用か地殻溶融にかかわらず、生成の原因となる苦鉄質マグマの揮発物質の関

与の仕方で決まる。図 2.3.29 では、苦鉄質マグマの 25 %にあたる量の珪長質マグ

マができた場合について示している。珪長質マグマの生成はカルデラ噴火の準備



 

-126- 

 

段階ということになる。このとき揮発物質に飽和するため熱水流体を放出するが、

その C/Cl 比は約 0.3 である。この値は、苦鉄質マグマが固化する場合とほぼ同じ

であり、C/Cl 比のみから両者の場合の区別は困難である。地下にあるマグマの種

別を別の手法で推定する必要がある。最後に、珪長質マグマが固化するとき、つま

り、花崗岩を形成するときは、CO2の大部分が失われたあとであるため、C/Cl 比は

非常に低い値（<0.03）になり、その深度が浅いほど低くなる。従って、花崗岩形

成期は、他のマグマプロセスと容易に区別できると考えられる。 

単純なモデル計算ではあるが、珪長質マグマの初期脱ガスにより放出される熱

水流体の組成と固化過程における組成は C/Cl 比でみた場合、非常に大きな違いと

なって現れると予想される。従って、調査・観測等により得られる火山性の温泉水

や火山近傍の深層地下水に混入するマグマ成分などの C/Cl 比を推定できれば、地

下に存在する珪長質マグマの状態がどのようなものであるかを判断する指標の一

つとなりうると考えられる。 

b 阿蘇カルデラのマグマ溜まりの状態の推定 

阿蘇カルデラ周辺地域におけるマグマ溜まりの状態を推定するため、Cds/Cl 比

（Cds：マグマ起源の炭素濃度）の検討を行った。塩素濃度が 100 mg/L 以上の試

料については、ハロゲン元素比を用いた三成分混合解析から求めたマグマ水起源

の塩素（Cl_magma）を用いて Cds/Cl_magma の値を算出し、塩素濃度が 100 mg/L 以

下の試料については全塩素濃度を用いて Cds/Cl_total の値を算出した。この場合

は、Cl_magma<Cl_total のため、Cds/Cl 比は実際より過小評価することになる。図

2.3.30 に阿蘇カルデラ内外の温泉水、湧水に含まれる(a) Cl 濃度、(b) Cds 濃度、

(c) Cds/Cl 重量比の分布を示す。 

阿蘇カルデラ内のClは90 %以上がマグマ起源であるがCl濃度（図2.3.30 (a)）

自体は 500 mg/L 以下で比較的低濃度である。また、カルデラ周辺でも 1/3 以上の

Clがマグマ起源である。図 2.3.30 (b)から、マグマ起源の炭素である Cdsも、Cl

と同様にカルデラ内外に存在していることがわかる。図 2.3.30 (c)に示した

Cds/Cl 比は、前述したように低濃度の Cl の水（<100mg/L）について以外は

C_magma/Cl_magma 比と同じであり、低濃度の Cl の水は過小評価された

C_magma/Cl_magma 比を意味する。以下、前節で示した C/Cl 比とマグマ溜まりの活

動の関係を用いて、阿蘇カルデラの地下の状態を推定した。 

図 2.3.30 (c)から、阿蘇カルデラ内外の Cds/Cl 比は 0.1 以上であり、多くは

1 以上の値を示す。この値が 1 以上というのは、図 2.3.29 に示したように、苦鉄

質マグマが地殻内に供給され過剰部分のマグマ性揮発物質が熱水流体として放出、

上昇している場合に相当する。阿蘇カルデラでは、中央及び南側がこの状態つまり

苦鉄質マグマが供給されていることを示唆する。一方、カルデラ内の北部では

Cds/Cl 比は 0.1～1の範囲にあり、苦鉄質マグマの固化あるいは珪長質マグマの生
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成を示唆している値を示す。前節でも示したように、これらの区別は C/Cl 比では

できない。苦鉄質マグマの固化あるいは珪長質マグマの生成を区別する手法とし

て、放射性塩素同位体比（36Cl/Cl）や硫黄同位体比を用いる方法を検討している

が、硫黄同位体比の不確実性が大きいため、詳細な評価は難しい。定性的ではある

が水質の統計解析の結果、カルデラ内の北側の湧出水の特徴として、Fイオンを含

むことが明らかになっている。カルデラ内北側では、地下数百 m に花崗岩が存在

し、Fイオンはその岩体から抽出された可能性があるため、湧出水はより深部から

供給されてきたマグマ起源熱水を含むことが示唆されている。 

（３） 姶良カルデラにおける地震波速度構造と地殻変動観測 

① 地震波速度構造 

南九州で発生する地震を用いて地震波 3 次元速度構造を求めるための地震観を行

った。南九州には、防災科学技術研究所の Hi-Net 観測点、気象庁、鹿児島大学、京

都大学の地震観測網が整備されているが、姶良カルデラ下の地下構造を詳細に求める

ためには、観測点数が不足していると考えられる。そこで、本研究では、地震観測点

として、広帯域地震計及び短周期（1Hz）を合計 20点増設した。増設した観測点を既

存の観測点とともに、図 2.3.31 に示す。 

図 2.3.31 に示す 79の観測点で得られた地震波（181 回）を用い解析を行った。な

お、解析結果の信頼性を評価するため、チェッカーボードテストを行った。その結果、

深さ 10 km までは全領域について、深さ 20 km、30 km については姶良カルデラ内に

ついては疑似データを再現できているが、その外側は、再現できていないかった。従

って、深さ 30 km までの姶良カルデラの領域では、信頼できる速度構造が得られたと

考えられる。 

姶良カルデラ周辺の地震波速度構造を図 2.3.32（深さ 1，5，10，15，20 km にお

ける P波及び S波の速度分布）及び図 2.3.33（深さ 25，30，40，50 km における P波

及び S波の速度分布）に示す。 

深さ 5 km 及び 10 km においては、速度構造の不均質は顕著ではないが、深さ 15 

km においては不均質が顕著である。姶良カルデラの中央部において、P波、S波とも

低速度となっているが、特に S波は 2 km/s 以下の値が得られており、速度の低下が

顕著である。S波の速度低下が著しい部分は、ノードの設定範囲（水平方向のグリッ

ドノード間隔：7.5km）から考えて、カルデラ全域に及ぶようなものではなく、カル

デラ中央部に集中している。また、地盤変動観測から圧力源が求められている位置に

おおむね一致している。 

② レシーバー関数解析による地下構造 

遠方において発生した地震の波は観測点近くでは鉛直に近い角度で入射するが、

地下に構造の境界があれば、P波初動に引き続き、境界において P波から S波に変換

された波が観測される。この波をレシーバー関数として評価することにより地下構造
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の境界を検出する。地下構造の境界として最も顕著に表れるのは地殻とマントルの境

界であるモホ面であるが、マグマ溜まりがあれば、モホ面の深度異常、あるいは不明

瞭化として解析される地下構造に現れることが期待できる。 

解析に使用した観測点（図 2.3.34）は、桜島島内の京都大学防災研究所の常設観

測点のデータを用い解析を試みた。解析結果として、レシーバー関数の水平分布を図

2.3.35 に示す。また、東西断面における分布を図 2.3.36 に示す。 

水平分布についてみてみると、深さ 10 km までは、桜島島内においては正となる

レシーバー関数が得られているが、姶良カルデラの中心部では波線が通らないために

レシーバー関数を得ることができなかった。深さ 20 km～30 km では、レシーバー関

数が負となる領域が卓越しており、特に深さ 25 km では桜島から姶良カルデラの中

央部まで負の領域が広がっている。 

東西断面についてみてみると、桜島及び姶良カルデラの中央部にかけての領域で

は、15 km から 30 km の深さでは、レシーバー関数が負となる領域があり、北部に行

くにしたがって負の領域が拡大していることがわかる。3 次元速度構造（図 2.3.32、

図 2.3.33）では、姶良カルデラの中央部の深さ 15 km 付近は低速度となっており、

15 km 付近において現れるレシーバー関数の負の領域は、15 km 以下の低速度層の上

面に対応するものと推定される。 

桜島火山地震の震源位置との関係をみてみると、火山構造性地震の多くはレシー

バー関数が正となる領域で発生するが、深さ 30 km 前後の震源をもつ深部低周波地

震は負となる領域で発生している。レシーバー関数が負となる場所は低速度層の上面

に位置するので、深部低周波地震は低速度の領域において発生している可能性が高い

と考えられる。 

③ 姶良カルデラ周辺の地殻変動 

地下構造の異常に対応する場所においてマグマの蓄積による地盤の隆起・膨張が

地表面に現れるかどうか GNSS の連続観測によって調査を行った。 

図 2.3.37 に GNSS 観測点の位置を示す。京都大学防災研究所では 1994 年から姶良

カルデラ周辺及び桜島において GNSS 観測を続けているが、その後、GEONET 観測点が

整備され、姶良カルデラから 20 km 圏内でも 28点が稼働している。一方、1914 年桜

島噴火に伴う地盤変動は、姶良カルデラの直近だけでなく、南九州全域に及んでおり、

鹿児島県の北西部において沈降量が大きいことが知られている。そこで、本研究では、

鹿児島県北西部において GNSS 観測点を、GENET 観測点の間を補完するように設置し

観測を行った。 

桜島西部の SVOG を基準として基線解析した結果を図 2.3.38 に、図 2.3.39 に姶良

カルデラと桜島の長期変化（2010～2018 年）を示す。一年間の変化は少ないが、長期

的には変動していることがわかる。特に、2015 年以降では、それ以前（2011～2014

年）に比べて変動量が大きくなっている事実が認められる。 
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次に、過去の地殻変動と圧力源について検討した。 

1914 年桜島噴火後には、南九州一円で地盤沈下が水準測量により検出され、その

沈降量は、最大 84 cm に及んだ。国土地理院に保管されている 1890 年以降 2007 年に

至るまでの水準測量データを整理し、南九州地域の上下変動の特性を明らかにした。

水準測量は 1 回の測量で南九州全域を行うに至っていないが時間的に近い測量を 1

回の測量とみなすことにより、1890 年から 1895 年までの初回の測量以降、1914 年、

1932・36 年、1960 年、1968 年、1975・76 年、1997 年、2005・06・07 年の 8回の測

量結果を整理した。姶良カルデラに近い水準点では 1914 年噴火後、大きく沈降した

が、その後の 1932・36 年以降の測量では、隆起に反転し、その後も隆起を続けてい

る。一方、1914 年の測量でカルデラ近傍の水準点と同様に地盤沈下を示したカルデ

ラの中心から 20～40 km 離れた水準点は、1932・36 年の測量でも依然として沈降を

続けた。図 2.3.40 に姶良カルデラの中心からの距離と 1914 年～1932・36 年の期間

の上下変動の関係を示す。地盤変動はカルデラの中心からおよそ 20 km 以内は、隆起

を示すが、20～40 km 離れた水準点は沈降を続けたことになる。これと同様の変動パ

ターンは、姶良カルデラ近傍の隆起が顕著であった 1960 年～1968 年の期間にも検出

された（図 2.3.41）。一方、桜島南岳の噴火活動が激しかった期間に相当する 1975・

76 年～1997 年の期間では、姶良カルデラに近い場所では沈降を示すが、西側 20 km

以遠、東側 40 km 以遠では隆起の傾向がみられ、姶良カルデラに近い場所と離れた場

所では逆の極性をもって変動するようにも見える。1914 年～1932・36 年の期間につ

いて、姶良カルデラ下の浅い膨張源（5 km 深）と深い収縮源（18 km 深）によって地

盤上下変動をモデル化すると、水準点の上下変動を概ね説明できる。地殻に姶良カル

デラ下の浅い膨張源と深い収縮源によって、上下変動をモデル化できることは 1960

年～1968年の期間でも同様である。 

これまで、水準測量や GNSS 観測によって姶良カルデラ下の圧力源は深さ 10 km 前

後に求められてきたが、これらの結果は、それよりも浅い場所及びさらに深い下部地

殻付近の圧力源についても検討する必要性があることを意味する。地盤変動がカルデ

ラ中心から 50 km 付近まで検出できることは、カルデラ近傍の測量だけでは、深部に

存在する圧力源を検出できないことを示唆している。 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.20 阿蘇カルデラ周辺の MT観測点の位置図  

Figure 2.3.20 Location map of MT observation points around Aso caldera 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.21 3 次元比抵抗構造モデルの阿蘇カルデラ周辺の水平断面 

Figure 2.3.21 Horizontal cross section around the Aso caldera of 3 dimensional 

resistivity structure model 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.22 3 次元比抵抗構造モデルの阿蘇カルデラを横断する鉛直断面 

Figure 2.3.22 Vertical section crossing the Aso caldera of 3 dimensional 

resistivity structure model 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.23 感度検定モデル C1で置き換えに指定した領域 

Figure 2.3.23 The area specified for replacement in sensitivity test model C1 
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出典）産業技術総合研究所（2017）（参21） 

図 2.3.24 マグマ溜まりから放出される熱水流体の組成 

Figure 2.3.24 Composition of hydrothermal fluid released from magma reservoir 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.25 熊本県中部地域（九州山地の北部から熊本市及び阿蘇カルデラ周辺の地域）

の河川水の人為的な影響を除去した Clイオンと SO4イオン濃度の関係 

Figure 2.3.25 Relationship between Cl- and SO4
2- concentration which removed 

artificial influence of river water in the central part of Kumamoto prefecture 

(area from Kumamoto City and Aso Caldera from the northern part of the Kyushu 

mountains)  
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 出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.26 熊本県中部地域（九州山地の北部から熊本市及び阿蘇カルデラ周辺の地域）

の各水系における Cl、Sのフラックス量 

Figure 2.3.26 Amount of flux of Cl, S in each aqueous system of the central 

part of Kumamoto prefecture (area from the northern part of the Kyushu 

mountainous area to around Kumamoto city and Aso caldera)  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.27 マグマ溜まりの進化に伴い放出される揮発物質の化学的特徴（100 MPa; 深さ

4 km）  

Figure 2.3.27 Chemical characteristics of volatile substances released with 

evolution of magma reservoir (100 MPa; depth 4 km)  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.28 マグマ溜まりの進化に伴い放出される揮発物質の化学的特徴（200 MPa; 深さ

8 km） 

Figure 2.3.28 Chemical characteristics of volatile substances released with 

evolution of magma reservoir (200 MPa; depth 8 km) 
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.29 マグマ溜まりの進化に伴い放出される熱水流体の C/Cl 重量比と圧力（深さ）

の関係 

Figure 2.3.29 Relationship between C/Cl weight ratio and pressure (depth) of 

hydrothermal fluid released with evolution of magma chamber  
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.30 阿蘇地域における水試料の(a)Cl 濃度、(b)Cds 濃度、(c)Cds/Cl 比 

Figure 2.3.30 Water samples in the Aso area 

(a) Cl concentration, (b) Cds concentration, (c) Cds / Cl ratio   
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出典）産業技術総合研究所（2018）（参30） 

図 2.3.31 トモグラフィ解析に用いた地震観測点の位置 

Figure 2.3.31 Position of earthquake observation points used for tomographic 

analysis  
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出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.32 深さ 1、5、10、15、20 km における P波及び S波の速度分布（RDE>0.6） 

白色と黒色はカラーインデックスを外れる値 

Figure 2.3.32 The velocity distribution of P wave and S wave (RDE> 0.6) at 

depths 1, 5, 10, 15, 20 km  
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出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.33 深さ 25、30、35、40、50 km における P波及び S波の速度分布（RDE>0.6） 

白色と黒色はカラーインデックスを外れる値 

Figure 2.3.33  The velocity distribution of P waves and S waves (RDE> 0.6) at 

depths of 25, 30, 35, 40, 50 km  
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 出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.34 レシーバー関数解析に用いた地震観測点の位置 

Figure 2.3.34  Position of earthquake observation points used for receiver 

function analysis 

  



 

-145- 

 

 出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.35 レシーバー関数解析結果の深さごとの水平分布 

丸は深さごとの地震の震源位置（黒丸は火山構造性地震、白丸は深部低周波地震） 

Figure 2.3.35 Horizontal distribution for each depth of receiver function 

analysis result  
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 出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.36 レシーバー関数解析結果の東西分布 

丸は深さごとの地震の震源位置（黒丸は火山構造性地震、白丸は深部低周波地震）、 

X=0，Y=0となる原点は桜島南岳火口の位置、Yは南北方向への距離を示し、＋が北方

向。 

Figure 2.3.36 East-West distribution of receiver function analysis result   
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出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.37 GNSS 観測点の位置図 

赤丸は京都大学防災研究所の連続観測点、黄丸は GEONET 観測点、青丸は本プロジェクト

で増設した観測点 

Figure 2.3.37 Location map of GNSS observation point  
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 出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.38 姶良カルデラ北西部の地盤変動（2016 年 1月～2018 年 1月） 

Figure 2.3.38 Ground deformation in the northwestern part of Aira caldera 

(January 2016 - January 2018)  
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出典）産業技術総合研究所（2019）（参149） 

図 2.3.39 姶良カルデラの長期的な地盤変動 

Figure 2.3.39 Long term ground deformation of Aira caldera  
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出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.40 姶良カルデラの中心からの距離と 1914 年～1932,36 年の期間の上下変動の関

係 

Figure 2.3.40 The relationship between the distance from the center of Aira 

caldera and the vertical variation of the period from 1914 to 1932, 36 

 

出典）産業技術総合研究所（2016）（参2） 

図 2.3.41 姶良カルデラの中心からの距離と 1960 年～1968年の期間の上下変動の関係 

Figure 2.3.41 The relationship between the distance from the center of Aira 

caldera and the vertical variation of the period from 1960 to 1968  
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２.３.３ まとめ 

カルデラ火山の活動を想定した地下のマグマ溜まりの状態（温度、圧力条件等）と広域

地殻変動パターンに関する粘弾性緩和の効果を考慮した火山性地殻変動数値シミュレーシ

ョンモデルを構築し、マグマ溜まりの形状や圧力変化、地下構造等の不確実さを踏まえた

解析を行い、マグマ溜まりの存在条件と地殻変動量の関係を推定した。また、カルデラ火

山の地下構造の調査として、阿蘇カルデラにおいて MT法、姶良カルデラにおいて地震波速

度構造による地下構造調査をそれぞれ実施した。その結果、阿蘇カルデラでは、中岳の地

下 2～9 kmに低比抵抗領域が存在すること、姶良カルデラでは、カルデラ中心付近の地下

15 km に低速度領域が存在することが明らかになった。 

さらに、阿蘇カルデラの深部流体の化学組成を分析することにより、カルデラの中央及

び南側に苦鉄質マグマが供給されていることを示唆する結果が得られ、現在の中岳の火山

活動と整合することを示した。 
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２.４  海外のカルデラ火山調査 

海外のカルデラ火山のモニタリング状況、アンレスト事象（噴火を伴わない平常時とは

異なる異常事象と定義する。）や地下構造に関する研究成果やモニタリング状況を中心と

した最新知見を調査した。米国、イタリア、ニュージーランドのカルデラ火山について以

下にまとめる。 

 

２.４.１ 米国のカルデラ火山（イエローストーン、ロングバレー） 

米国には、イエローストーンやロングバレー等の巨大噴火を起こしたカルデラ火山が存

在する。これらのカルデラ火山は、米国地質調査所（USGS：United States Geological 

Survey）が中心に監視を行っているが、イエローストーンカルデラは、ユタ大学が観測の

一部や観測機器の管理を行っている。これらの観測データから、カルデラ火山地下のマグ

マ溜まりに関する詳細な情報を得ている。以下にイエローストーンカルデラとロングバ

レーカルデラのアンレスト事象とモニタリングについてまとめる。 

（１） イエローストーンカルデラ 

イエローストーンカルデラは、主に米国ワイオミング州に位置し、大半のエリアがイ

エローストーン国立公園に指定されている。現在のイエローストーンカルデラは、スネ

ークリバー平野の東端に位置しているが、中新世中期以降、スネークリバー平野に沿っ

て西から東へ火山活動場が移動しながら活動が継続している。この一連の火山活動は、

上部マントル内に存在するホットスポット又はマントル内の溶融異常が原因と考えら

れている（図 2.4.1）。 

カルデラを含むイエローストーン火山の活動履歴については、Christiansen (2001)

（参150）が記述している。現在のイエローストーン火山地域で最初のカルデラ形成噴火は、

Huckleberry Tuff を噴出した約 2.1 Ma の噴火で、噴出量は約 2,500 km3と推定されて

いる。その後の約 1.3 Ma の Mesa Falls Tuff が 280 km3、約 0.64 Ma の Lava Creek Tuff

が 1,000 km3以上であると考えられている（参151）。現在のイエローストーンカルデラの地

形は、Lava Creek Tuff を噴出した巨大噴火により形成され、その後、氷河による浸食

や大規模な溶岩の噴出により現在の地形が形成されたと考えられている（図 2.4.2）。 

イエローストーンカルデラ内の最も新しい大規模噴火は約 72 ka で、流紋岩質の溶

岩が噴出した（参152）。 

イエローストーンカルデラのアンレスト事象は、主に、1972 年以降の地震活動と地

殻変動が挙げられる。カルデラ周辺とその内部で多数の地震が発生しており、1975 年の

M6.1 の地震や近隣の山岳地帯での 1959 年の M7.5に近い地震（参153）による地震活動の被

害を受けている。また、同カルデラ内の小規模な群発地震として最大の群発地震が 1985

年に起き、同時にカルデラが沈下した（参 152-参 154）。さらなる群発地震は 2004 年、2009年、

2010年1～4月に記録された。後者の群発地震にはM3.0超の地震が16回含まれている。

カルデラ内で発生した地震は、深さ 5 km 未満の領域での群発地震で、カルデラ周辺で
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の地震は、深さ 15 km 程度の領域で発生している。また、カルデラ内の地震の多くは、

大規模な熱水系が発達し、活発な活動がみられる地域（Norris Junction, Yellowstone 

Lake, Old Faithful, West Thumb）で発生している。 

イエローストーンとその周辺地域では地盤変動も起きている。図 2.4.3 にイエロー

ストーンカルデラ内部で地殻変動が大きい Norris Geyser Basin と Sour Creek Dome に

おける水準測量、GPS キャンペーン及び InSAR による地殻変動量と地震の発生回数の変

化を示す（参155）。地盤変動としては、1976～1983 年に年 23 mm 隆起、その後、沈降に転

じ、隆起と沈降を繰り返す。2004年以年 70 mm の隆起が起こる。このようなイエロース

トーンカルデラの地殻変動は、地下構造、地震の震源分布等を考慮すると、地下のマグ

マ変化ではなく、熱水系の変化の影響を示唆していると考えられている（参155）。 

最新の知見では、1984～2011 年に発生した 4520 回の地震観測記録を用いた地震波ト

モグラフィ（図 2.4.4）から、カルデラの地下 5～15 km の深さに地殻の 5-15 %が部分

溶融した 200～600 km3の広がりを持つマグマリザーバー（広義のマグマ溜まり）が存在

していることが示唆されている（参156）。 

（２） ロングバレーカルデラ 

ロングバレーカルデラは米国カリフォルニア州の東部に位置し、カルデラの大きさ

は 30 km×15 km で（図 2.4.5）、カルデラ形成噴火は、0.76 Ma に Bishop Tuff を噴出

した噴火であると考えられている（参 157）。この後、カルデラ内に再生ドームが形成され

た。カルデラ北西部では、最も新しい約 250 年前の（安山岩質）噴火を含めて、これよ

り小規模な噴火も起き、Mono-Inyo dome を形成した（参157-参 158）。 

ロングバレーカルデラでの最新の火山活動は、約 250 年前の Mono-Inyo Chain で、

この地域のほとんどは、過去に起きた大規模噴火による堆積物で覆われている（参 159）。

カルデラ内には Mammoth Mountain がある。Mammoth Mountain はカルデラ境界の崖上に

あるデイサイト質の成層火山で、過去数十年間火山活動を示している（参160）。 

ロングバレーのアンレスト事象は、1979 年に始まり、1980 年 5 月 25 日にはマグニ

チュード 6の地震が 3回発生した（参161）。これをきっかけに USGS は、この地域に対して

公式の地震災害監視（Earthquake Hazard Watch）を発行した。その後もマグニチュー

ド 6の地震が体感された。一方、1979 年夏から 1980 年にかけて、同カルデラ内では約

25 cm の隆起が記録された（参 157-参 162）。隆起は、1984 年半ばまで群発地震を伴って少し

ずつ（7 cm）続いた（参157-参 163）。これと同時に、同カルデラのわずか 2～3 km 南でも最大

でマグニチュード 5.9の地震活動が続き（参157）、その結果 1982年 5月に、潜在的火山災

害通知（Notice of Potential Volcanic Hazard）が発行された。この通知は、経済や

観光産業に多大な影響を及ぼした（参161）が、1984 年に火山災害通知は廃止された。 

その後、この地域内での近地地震系列や 1 日平均 5～10 回記録される小規模地震を

含めて、低いレベルで継続した。1989～2005 年には高濃度の CO2ガスが放出される事象

が発生した（参 157-参 164）。2003 年以降、顕著な地盤変動は発生していない。 
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上記のロングバレーカルデラの 1970 年代後半以降継続するアンレスト事象において、

群発地震の繰り返し発生、再生ドームの約 80 cm の隆起、カルデラ南西縁の Mammoth 

Mountain 斜面におけるマグマ性二酸化炭素の放出、その他の上部･中部地殻でのマグマ

移動に係る兆候について、Mammoth Mountain と Inyo Mono 火山列と、カルデラ下の中部

～上部地殻内に存在するマグマ源の位置、大きさとその関連性、並びに、これらのマグ

マ源が下部地殻や上部マントル内のマグマ供給系との関係について検討している。その

結果、1978 年～2004 年のアンレスト事象から推定されるマグマ源を以下のように推定

している。 

・再生ドームの中央部の深さ 6 km～7 km の小さな膨張源 

・その下位には、カルデラ内の SMSZ の西側ローブ下のどこかに膨張源が存在 

・Mammoth Mountain 及び南斜面下の深さ 10 km～20 km における中部地殻内で発生

する低周波地震と網状の玄武岩質岩脈もしくはシル 

・地震波トモグラフィ解析より、深さ 15 km～30 km に P波速度領域が存在 

上記から、再生ドーム下の深さ 6 km～7 km 付近に 0.3 km3（径 1 km～2 km 以上）の

物質が付加したと考えられた。 

また、CO2ガスの放出事象については、深さ 10 km～20 km の中部地殻内の網状の玄武

岩質岩脈やシル上部から運搬された CO2に富んだマグマ性流体の多量放出によるものと

考えられる。流体の上昇の際には、群発地震が発生し、1989 年の 11 ヶ月間の群発地震

では、地表変動とともに CO2の放出を伴った（参165）。 

最新の研究では、ロングバレーカルデラの地下構造を、MT 法による三次元比抵抗構

造が示された（参 166）。図 2.4.6 にロングバレーカルデラの 3 次元比抵抗構造を示す。顕

著な低比抵抗領域が、再生ドーム下 2～8 km（2～5 %の部分溶融帯）にある。また、

Mammoth Mountain 下に深さ 8 kmにも低比抵抗領域（5～10 %の玄武岩質部分溶融物）が

推定されている。  
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図 2.4.1 イエローストーンカルデラ周辺の火山活動履歴（Smith et al.(2009)（参 155）に

加筆） 

Figure 2.4.1 Volcanic activity history around the Yellowstone caldera (Add to 

Smith et al., 2009) 

 

図 2.4.2 現在のイエローストーンカルデラの地形（Smith et al.(2009)（参155）に加筆） 

Figure 2.4.2 Current Yellowstone Caldera terrain (Add to Smith et al., 2009) 
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図 2.4.3 Norris Geyser Basin と Sour Creek Dome における水準測量、GPS キャンペー

ン及び InSAR による地殻変動量と地震の発生回数の変化（Smith et al.(2009)（参155）に加

筆） 

Figure 2.4.3 Changes in crustal deformation and number of occurrences of 

earthquakes by leveling survey, GPS campaign and InSAR at Norris Geyser Basin 

and Sour Creek Dome (Add to Smith et al., 2009)  
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図 2.4.4 イエローストーンカルデラの地震観測点と地震波速度構造（Farrell et 

al.(2014)（参156）を編集） 

△及び□は地震観測点、○は震源及びその強度、☆は間欠泉の位置 

Figure 2.4.4 Location of earthquake observation point and Seismic Velocity 

Structure of Yellowstone Caldera (Modified from Farrell et al., 2014)  
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図 2.4.5 ロングバレーカルデラの概要（Hill(2006)（参 157）に加筆） 

Figure 2.4.5 Outline of Long Valley Caldera (Add to Hill, 2006) 
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図 2.4.6 ロングバレーカルデラの 3次元比抵抗構造 

●はカルデラ内で発生した地震の震源。黄色と紫色の●は 2014 年の群発地震 

RD：再生ドーム、MM：Mammoth Mountain（Peacock et al.(2016)（参166）を編集） 

Figure 2.4.6 Three dimensional resistivity structure of Long Valley caldera 

(Modified from Peacock et al., 2016) 
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２.４.２ イタリア（カンピフレグレイ） 

カンピフレグレイカルデラは、イタリア南部の大都市であるナポリ市近傍に位置してい

る。 直径は約 13 km で、カルデラの南側半分が Pozzuoli 湾となっており海中に水没し

ている、一方、北側の半分は陸域であると同時に、多くの噴気口や水蒸気噴火による火口

が点在する活発な火山活動が継続している。カンピフレグレイカルデラは、約 39 ka に

約300 km3の大規模な火砕流（Campanian Ignimbrite）を伴うカルデラ形成噴火を起こし、

約 15 ka に VEI6 規模の火砕流を伴う噴火（Neapolitan Yellow Tuff、40 km3）を起こし

ている。その後は、カルデラ内で多くの火山活動（約 10 ka、8 ka、4.7～3.0 ka）が起

こって現在に至っている。 

カンピフレグレイカルデラのモニタリングは国立火山物理学研究所（INGV）、ベスビオ

火山観測所で行われている。ベスビオ火山観測所では、カンピフレグレイ、ベスビオ火山

以外に、イスキア（Ischia）、ストロンボリ（Stromboli）火山の観測も行われている。 

有史時代にカンピフレグレイでは、地盤変動、熱水系の変化、ガスの放出や地震活動な

ど、数多くのアンレスト事象が起こっている。1538 年の噴火後、カンピフレグレイでは

噴火を一切伴わない群発地震が周期的に発生している（1564 年、1582 年、1594 年、1970

～72 年、1983～84 年など）（参167）。 

地盤変動は、紀元 1～2 世紀に建築されたと考えられるローマ時代の建築物に記録され

ている（参168）。この建築物には、高さ 13 mの大理石の柱が 3本ある（図 2.4.7）。この柱

の市場床面から約 4 mのところに、海産軟体動物が作った 3 m の帯状の穴がある。これ

は、この地域が 2 ka に海中に沈下し、その後再び隆起したことを示している。1538 年の

噴火後、ポッツォーリ周辺の陸地の海抜は、1800 年代半ばまで大きくは変わっていない

と考えられている（参 167）。ポッツォーリでは、現在の海水面よりも 14 m 下の海底に他の

ローマ時代の遺跡が発見されており、激しい地盤変動を実証している（参168-参 169）。 

その後、1969～1972 年にかけてポッツォーリで、有感地震（当時、地震活動の監視が行

われていなかった。）をともなわない約 1.5 m の地殻変動が発生した（参170）。そして、1970

年、ポッツォーリの 3,000 人に対して避難命令が出され大規模な混乱を引き起こした（参

169）。 

1982～1984 年の火山活動は、地域の地熱地帯（ソルファターラ）における噴気孔放出物

の地球化学的な変化、及び H2S や CH4などのガス濃度の増加で始まった（参 170-参 171）。これ

は、ポッツォーリ周辺で約 3.5 m の隆起が発現する前に発生した（参172）。その後（7カ月

後）、最大マグニチュード 4.0 の群発地震が発生した（参 170）。1983 年には約 4 万人が避難

した。重力測定の結果は、地表下のマグマ溜まりが大きくなっていることを示していると

解釈されたが、震源の上方移動は起きなかった（参170）。1984年秋までに、地球化学的な変

化、地震活動、及び隆起は減少し始めた（参170）。その後、2004～2006 年に、群発地震が始

まった（参173）。 

カンピフレグレイカルデラは、約 15 ka の約 40 km3を噴出した Neapolitan Yellow Tuff
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以降、カルデラ内で多くの火山活動（約 10 ka、8 ka、4.7～3.0 ka）が起こって現在に

至っており、カルデラ内は多くの噴出物が堆積し、噴出履歴についても不明な点が多い。

カルデラの地下構造についても、多くの報告が地下数 km程度の構造を示すにとどまって

おり、アンレスト事象の解釈には至っていない（参174-参 177）。 
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図 2.4.7 ポッツォーリ港の遺跡 

Figure 2.4.7 Ruins of Pozzuoli Harbor 

  



 

-163- 

 

２.４.３ ニュージーランド（タウポカルデラ） 

タウポカルデラはニュージーランドの北島の中央部に位置し、タウポ火山域（TVZ：Taupo 

Volcanic Zone）で最も南にあるカルデラである（図 2.4.8）（参178）。タウポ火山は少なく

とも 33万年間活動している（参179-参 180）。330～65 ka の噴火履歴は、その後に起きた火山

活動の影響でよく分かっていない（参181）。65～27 ka の間には、タウポ火山の中央部から

約 10 回の噴火があったと考えられている（参 182-参 183）。過去 6.5 万年間のタウポからの平

均マグマ流量は 0.2 m3s-1であり、単一の流紋岩質火山としては世界で最も生成量が多い

（参181-参 184）。 

タウポカルデラは、27 ka のオルアヌイ噴火（参181、参 185-参 186）によって形成されたと考え

られている。オルアヌイ噴火の噴出量は 530 km3で、それが数カ月間にわたって群発的に

噴出したと考えられている（参187）。噴火様式はマグマと水の複合的な相互作用が推定され、

大規模な火砕流や広範囲に降灰をもたらした（参187）。また、噴火による堆積物が大量の水

せき止めたダムを形成し、巨大な洪水を引き起こしたと考えられている。 

ニュージーランドでは GNS science が火山監視業務に当たっている。タウポカルデラ周

辺には、7台の常設地震計と 3カ所の強震計による地震観測と 6カ所の GPS 観測が行われ

ている。また、タウポ湖周辺には湖水位観測計が 22カ所設置されている。 

オルアヌイ噴火の後の活動として分かっている 28回の噴火のうち 27回は火砕物（テフ

ラ及び／または火砕流）が堆積し、溶岩の噴出のみで構成される噴出物は 1 回だけであ

った。静穏期は約 20～6,000 年の間でさまざまであり、噴火の規模も、0.01～35 km3とさ

まざまだった（参 181-参 183）。 

タウポ火山の中央部からの最新の噴火が起きたのは紀元 2325 年であり（参 188）、この噴

火でカルデラの形状が変わったと考えられている（参 181）。この噴火により、広範な降灰、

及び溶結凝灰岩を形成する火砕流が最長 70 km 遠方に到達した（参 189）。その後、湖の水位

は上昇し、約 30 m 高くなった（参190）。そして、洪水を引き起こした。 

19 世紀半ば以降のアンレスト事象に関する記録として、1895 年、1922 年、1964～65 年、

1983 年の 4回の事象がタウポカルデラで起こっている（参191）。 

1895 年の火山活動は 8月 17日のマグニチュード 8クラスの地震である。この地震によ

り建築物などに大規模な被害が発生した（参192）。 

1922 年 4月から 1923年 1月まで有感地震が 10カ月間続いた記録があり、この期間中、

最も激しい揺れは 6月 10 日に起き、6月 25 日には 8時間で 57 回の地震が発生したとさ

れている。この地震にともなって亀裂や断層、地滑り、温泉や間欠泉の活動の微細な変化

が報告された。3.7 m の沈下によって、タウポ湖北側のファカイポ湾の海岸線が落ち込み、

同時に地割れから何百もの湧水が発生して洪水を引き起こした。タウポ、オルアヌイ、ワ

イラケイでも地震が発生している（Evening Post、1922 年 6月 28 日、7月 7日、7月 14

日）。 

1964 年 9 月～1965 年 1 月にかけて発生した地震は、1964 年 12 月にピークとなってマ



 

-164- 

 

グニチュード 4.8 に達した（参 193）。2 カ月間にマグニチュード 2.7 を超える地震が 1,100

回体感された（参 194）。地震活動は 1965年 2月までに減少し、1965年 12 月に小規模な群発

地震が発生した。これらの地震に伴う地殻変動や湧水以上などは観測されていない。 

1983 年の 2 月と 6 月には地震活動が群発し、1日に最高 30 回の余震が記録された。カ

イアポ断層の西側ブロックでは、55 mm の隆起の後、同等の沈下が起きた（参195）。 

タウポカルデラも日本の姶良カルデラ等と同様に、カルデラの大半の領域が水没してい

るため、カルデラの地下構造についての研究は進んでいない。カルデラ周辺の陸域（TVZ）

については、いくつか報告がある（参196-参 198）が、マグマ溜まりを示唆するような顕著な低

比抵抗領域や低速度領域は観測されていない。  
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図 2.4.8 タウポカルデラの概要（Gravley et al.(2016)（参 178）に加筆） 

Figure 2.4.8 Outline of Taupo Caldera (Add to Gravley et al., 2016) 
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２.４.４ まとめ 

海外のカルデラ火山として、イエローストーン、ロングバレー、カンピフレグレイ、タ

ウポで発生したアンレスト事象と地下構造について調査した。 

調査したカルデラ火山では、いずれもアンレスト事象が発生しており、主なアンレスト

事象は地震活動であった。記録された地震活動は 2 種類あり、一つは建築物に被害を及

ぼすような大きな地震活動、もう一つは有感又は微弱な群発地震であった。群発地震には

地殻変動を伴う場合があった。その後の調査等において、群発地震の震源域にはマグマの

存在を示唆する低速度領域や低比抵抗領域が確認されている。これまでカルデラ内で発

生したアンレスト事象全てを説明した研究成果は得られていないが、発生要因は、地下の

熱水活動やマグマ貫入による地震活動や地殻変動と考えられている。 
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３. 火山影響評価に係る科学的知見に基づく火山活動評価の考え方 

２.において、大規模噴火及び巨大噴火の準備過程に関する知見とカルデラ火山の地下

構造に関する知見が得られた。以下に、得られた知見を基に、長期の活動休止期間を持つ

火山の活動評価の考え方、過去に巨大噴火を起こした火山の現状評価のための考え方及び

地下構造評価手法の考え方について記述する。 

 

３.１  長期の活動休止期間を持つ火山の活動評価の考え方 

評価ガイドにおいて、完新世に活動した火山は、気象庁によりおおむね 1万年以内に活

動した火山として活火山に区分されることから、将来の活動可能性を否定できない火山と

して原子力発電所への影響評価を求めている。一方、完新世以前に活動した火山について

は、将来の活動可能性を個別に評価することを求めている。この評価に当たっては、評価

ガイドでは階段ダイヤグラムを作成し、活動履歴を基本とする評価指標が記載されている。

２.１において平均マグマ噴出率（平均マグマ噴出率＝最終噴火から遡った時間間隔での

噴出量÷最終噴火から遡った時間間隔）を算出し、この噴出率が上昇あるいは下降傾向に

あるかを判断するとともに、火山活動として高噴出率期と低噴出率期の噴出物の組成変化

をそれぞれ検討することで、噴出率の変化に解釈を与える事例を示した。 

火山活動が高噴出率期にあるときのマグマの化学組成は、マントルからのマグマ供給率

が高いことを示唆するものであった。このような平均マグマ噴出率が数千～数万年間持続

するケースは希であり、ほとんどの火山では平均マグマ噴出率が変化する。高噴出率期か

ら低噴出率期への変化は、マントルからのマグマ供給率が低くなったことを示唆している。

その例である赤城火山の事例では、噴出率の変化が地殻の同化作用等による組成変化に対

応しており、下部地殻を溶融させるためには十分な量のマグマがマントルから供給される

必要があるが、マグマの供給が停止したことにより、活動停止に至ったものと解釈できる。

一方、別の事例として那須火山の事例では、マグマ組成に変化が見られないことから、こ

れは長期間同じマグマ溜まりが存在し続けていることを示しており、新たなマグマ供給が

ない場合、火山活動は終息へ向かうことになる。さらに、大山火山の事例では、定性的で

はあるがマントルでのマグマ成因まで含めた検討を行った。 

上述したように、平均マグマ噴出率は、火山活動を通じて高い時期と低い時期が存在し

ており、高噴出率期に大規模な噴火を繰り返した火山においても、その後低噴出率期に変

化している。この高噴出率期と低噴出率期ではマグマプロセスに違いがあると解釈出来る

ことから、活動の消長や噴出量の変化、マグマ組成の変化を合わせて評価することにより、

現在の火山の状態を考える際の判断指標の一つとなり得ると考えられる。 
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３.２  過去に巨大噴火を起こした火山の現状評価のための考え方 

大規模な火砕流を伴う巨大噴火は、有史以降発生していない。このため、噴火の準備期

間や前兆現象などが明確になっていない。一方、日本において過去に巨大噴火を起こした

火山の多くはカルデラ形成噴火後の後カルデラ活動期にあり、顕著な地殻変動や地震活動

は観測されていないため、レストの状態が継続していると考えられる。２.１と２.２にお

いて、過去の巨大噴火のいくつかの事例について、地質学及び岩石学的な詳細調査に基づ

いて噴火の準備過程を示した。 

カルデラ形成を伴う巨大噴火を起こすためには、その前提として、その噴出量に相当す

るマグマを地下に蓄積しておく必要がある。そこで、巨大噴火の準備過程の一つとして噴

火直前のマグマ溜まりの深さを噴出物の化学組成から推定した。本研究で推定したカルデ

ラ火山は、鬼界カルデラ（鬼界アカホヤ噴火：深さ 5±2 km）、阿蘇カルデラ（阿蘇 4噴火：

深さ 2～8 km）、姶良カルデラ（入戸火砕流噴火：深さ 4～5 km）であり、噴火直前のマグ

マ溜まりはおおむね深さ 10 km よりも浅い場所に蓄積していたと考えられる。この値は、

カルデラ地形がマグマの大量噴出によりマグマ溜まりの天井崩壊によって形成されたとす

るモデルから制約されるマグマ溜まりの深さと調和的である。一方、マグマが蓄積した時

間についてはさらに検討が必要であるが、支笏カルデラのカルデラ形成噴火では、斜方輝

石中の Mg・Fe の相互拡散速度から見積もられたマグマが蓄積時間は 100 年以上と推定さ

れた。 

カルデラ形成噴火以前の前カルデラ期からカルデラ形成までの火山活動については、十

和田カルデラや支笏カルデラでは、九州の阿蘇や姶良カルデラとは異なり、低噴出率期が

継続した後にカルデラ形成噴火に至っていた。また、準備過程のマグマ組成の変遷やマグ

マ供給系の変化を推定した結果、九州の阿蘇カルデラ（阿蘇 4噴火）や姶良カルデラでは、

噴出したマグマ組成に特徴が認められた。すなわち、阿蘇カルデラでの阿蘇 3噴火（約 120 

ka）から阿蘇 4噴火（約 90 ka）にかけての時期には、噴出物のマグマ組成が苦鉄質から

珪長質へ変化していくことが認められた。一方、姶良カルデラでは、姶良福山噴火（約 90 

ka）以降にマグマ組成の大きな変化はなく、珪長質マグマを噴出し続けカルデラ形成噴火

に至ったことが認められた。 

定性的ではあるが、巨大噴火に至る準備過程としては、マグマを蓄積するための時間を

要すること、前カルデラ期の噴出物が珪長質マグマ又は珪長質マグマに組成変化している

場合が挙げられる。マグマ溜まりの深さや蓄積時間については、より定量的な評価につな

がる知見になると考えられる。 

現時点では事例が少ないが、他のカルデラ火山での事例についての知見も踏まえ、現状

評価の考え方として、巨大カルデラの噴火準備が開始されているか否かの判断指標の第一

段階として、深さ 10 km 以浅でのマグマの蓄積の有無と後カルデラの火山活動において珪

長質マグマの蓄積を示唆する噴出物の有無を確認することが重要である。 
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３.３ . 過去に巨大噴火を起こした火山の地下構造の観測手法と評価の考え方 

２.３において、カルデラ火山の地下構造を調査した結果、調査に適した地球物理学的観

測を行うことでカルデラ地下での高温のマグマ等の流体の存在を示唆する低比抵抗領域や

低速度領域を従前と比べより明らかにできることが示された。地殻変動については、検討

した姶良カルデラのケースでは、比較的深い場所に変動源が存在すると考えられる広域的

な地殻変動が継続している。一方、阿蘇カルデラのケースでは、地下 10 km 以浅に中岳の

活動に関連する低比抵抗領域が観測されているものの、広域的な地殻変動は観測されてい

ない。 

観測中に、レストの状態にあるカルデラ火山の地殻変動や地震活動の変化が捕らえられ

てアンレストの状態に移行した際、その活動の評価をレストの状態と判断した地下構造の

状態にどのような変化が生じたのかを解釈することが有効である。つまり、アンレストの

状態での変動要因を掌握するため、現在、地下深部に存在している圧力源の上面深さの情

報を得るとともに、その圧力源に起因する変動を観測する手法が有効で、この深さが 10 km

より浅くなった場合は、深部圧力源の上昇や部分的なマグマ貫入等があったことが推察さ

れ、地下構造に変化が生じたと考えられる。なお、水没しているカルデラでの地下深部に

存在している圧力源の上面深さの情報を正確に得る手法については引き続き検討が必要で

ある。 

 

３.４  今後の課題 

平成 25～30 年度までに、過去に巨大噴火を起こした火山について噴火の準備過程に関

する知見として、噴火直前のマグマ溜まりの深さや巨大噴火に至るまでの活動の変遷に関

する情報が得られたが、マグマ蓄積時間や空間的な変化についての知見は十分得られてお

らず、また、調査した事例も少ない。噴火に至るまでのマグマの時空間変化に関する知見

を得るための調査手法としては、噴火によって得られた斑晶の生成年代を推定する手法や

斑晶の化学組成、ガラス包有物の詳細分析により、巨大噴火のマグマプロセスを推定しう

ることがわかった。 

今後は、本プロジェクトで調査対象とした火山以外の火山について調査を進め、調査事

例を増やすとともに、過去に巨大噴火を起こした火山を対象に、マグマ蓄積過程に関する

知見を得ることが噴火の準備過程を理解するために必要である。 

一方、地震波トモグラフィや MT 法によりカルデラ火山の地下構造を把握する手法の有

効性が得られたが、地下 10 km 以深の構造を十分な解像度で推定するには、長期観測の必

要性が示唆されるとともに、観測手法についても観測対象とする深さに応じた手法を適用

する必要があることがわかった。また、深部流体の化学分析と地球化学的なモデルに基づ

く解析から地下のマグマの状態を推定し得ることを示したが、他の火山についても検討し

適用事例を増やすことが必要である。 
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平成 27～30 年度までに、噴出物量推定等に資する降灰シミュレーションに関する知見

として、地質調査による降灰物の粒径分布等の実測値に関する情報と初期粒径分布推定の

手法に関する知見が得られたが、降灰シミュレーションと実測値との比較検討では、火口

から遠方の地点で両者が乖離する傾向が認められた。この乖離の要因については、シミュ

レーションコード上の特性か、今回検討に用いた噴出物によるものかの判別が現時点では

つかないため、さらなる地質データ拡充や噴出物の凝集に関する検討なども併せて実施す

ることが必要である。 
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４. 結論 

（１） 成果の要点 

本プロジェクトでは、低頻度の自然現象である火山活動が原子力施設に及ぼす影響を評

価するための知見を得るため、以下の 4項目について平成 25年度から平成 30年度まで調

査・研究を行い以下のような知見が得られた。なお、①～③の研究の内、噴出物推定等に

資する降灰シミュレーションのパラメータ設定に関する検討を除いて、独立行政法人原子

力安全基盤機構の委託研究（平成 25 年度火山活動の可能性評価基準及び火山モニタリン

グ評価基準整備整備、受託先：独立行政法人 産業技術総合研究所及び平成 25年度大規模

噴火事例調査、受託先：国立大学法人 北海道大学）及び原子力規制庁の原子力施設等防災

対策等委託費（平成 26～30 年度火山影響評価に係る技術知見の整備、受託先：国立研究開

発法人 産業技術総合研究所、平成 27年古地磁気方位決定による噴火間隔見積りに関する

研究、受託先：国立大学法人 茨城大学、平成 28年度大規模噴火の相対的時間推移に関す

る古地磁気学的研究、受託先：国立大学法人 熊本大学、及び平成 29～30 年度マグマ溜ま

りの形成・噴火プロセスの時間スケールに関する研究、受託先：国立大学法人 茨城大学）

事業により実施した。 

① 火山活動の評価のための調査・研究（平成 25～平成 30年度） 

国内にある 56の火山について既往文献の情報を基に活動履歴を整理し、噴出量と

時間関係を示す階段ダイヤグラムを作成した。これらの火山のうち、29 火山につい

て平均マグマ噴出率を算出し、噴出率が上昇あるいは下降傾向にあるかを判断する

とともに、高噴出率期と低噴出率期の噴出物の組成変化をそれぞれ検討した。そし

て、大山火山や赤城火山を代表的な事例として、噴出物の化学組成の変化から噴出率

の変化の要因がマグマ供給系の違いに起因することを明らかにした。また、過去に巨

大噴火を起こした十和田カルデラ、支笏カルデラの噴火事例を詳細に調査し、前カル

デラ期からカルデラ形成期を経て後カルデラ期に至るまでの噴火史、その期間中の

噴出物の変遷を取りまとめた。また、支笏カルデラ形成時の噴火堆積物から具体的な

カルデラ形成噴火の推移として、プリニー式噴火から大規模な火砕流噴火を起こし

た後、有意な休止期間を経てカルデラ陥没に至ったことを示した。 

② 噴火規模及び影響範囲推定のための調査・研究（平成 25～平成 30年度） 

過去に巨大噴火を起こした火山として、阿蘇カルデラ等の噴出物の岩石学的検討

を行い、噴火直前のマグマの温度及び圧力条件から、噴火直前に留まっていたマグマ

の深さを推定した。その結果、調査したカルデラ火山はおおむね 10 km 以浅にマグ

マが蓄積していたことがわかった。巨大噴火の準備過程に関しては、十和田カルデラ

や支笏カルデラでは、九州の阿蘇や姶良カルデラとは異なり、低噴出率期が継続した

後にカルデラ形成噴火に至っていた。また、準備過程のマグマ組成の変遷やマグマ供

給系の変化を推定した結果、九州の阿蘇カルデラ（阿蘇 4 噴火）や姶良カルデラで

は、噴出したマグマ組成に特徴が認められた。すなわち、阿蘇カルデラでの阿蘇 3噴
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火（約 120 ka）から阿蘇 4噴火（約 90 ka）にかけての時期には、噴出物のマグマ組

成が苦鉄質から珪長質へ変化していくことが認められた。一方、姶良カルデラでは、

姶良福山噴火（約 90 ka）以降にマグマ組成の大きな変化はなく、珪長質マグマを噴

出し続けカルデラ形成噴火に至ったことが認められた。 

噴出物推定等に資する降灰シミュレーションのパラメータ設定に関する検討では、

各種パラメータのうち、地質学的情報から検討可能な初期粒径分布について、既往研

究の等層厚線図を用いた２つの推定方法を考案した。また、留意点として、試料採取

の際には、等層厚線図を考慮したうえ、満遍なく広範囲で採取するのが良いことが示

された。 

③ 火山活動に係る地下構造評価手法のための調査・研究（平成 27～平成 30年度） 

カルデラ火山の活動を想定した地下のマグマ溜まりの状態（温度、圧力条件等）

と広域地殻変動パターンに関する粘弾性緩和の効果を考慮した火山性地殻変動数値

シミュレーションモデルを作成し、マグマ溜まりの形状や圧力変化、地下構造等の不

確実さを踏まえた解析を行い、マグマ溜まりの存在条件と地殻変動量の関係を検討

した。また、カルデラ火山の地下構造の調査として、阿蘇カルデラにおいて MT 法、

姶良カルデラにおいて地震波速度構造による地下構造調査をそれぞれ実施した。そ

の結果、阿蘇カルデラでは、中岳の地下 2～9 km に低比抵抗領域が存在すること、

姶良カルデラでは、カルデラ中心付近の地下 15 km に低速度領域が存在することが

明らかになった。 

さらに、阿蘇カルデラの深部流体の化学組成を分析することにより、カルデラの

中央及び南側に苦鉄質マグマが供給されていることを示唆する結果が得られ、現在

の中岳の火山活動と整合することを示した。 

④ 海外のカルデラ火山調査（平成 26～平成 30年度） 

海外のカルデラ火山として、イエローストーン、ロングバレー、カンピフレグレ

イ、タウポで発生したアンレスト事象と地下構造について調査した。 

（２） 目的の達成状況 

上記の通り、過去に大規模噴火または巨大噴火を起こした火山について調査・研究を行

い、当初の計画どおり火山活動の評価に関する知見、噴火規模及び影響範囲推定に関する

知見、火山活動に係る地下構造評価手法に関する知見及び海外のカルデラ火山に関する知

見を蓄積するとともに、火山活動評価の考え方を示すことができた。 

（３） 成果の活用等 

本研究成果のうち、過去に大規模噴火または巨大噴火を起こした火山を対象に、火山の

活動履歴を示す階段ダイヤグラム作成の事例や活動履歴のパターン情報、噴出物の地質学

的及び岩石学的な調査を行うことで得られるマグマ噴出率やマグマ起源物質の変化に関す

る知見を整理し、長期間の活動休止状態にある火山の活動評価の考え方を示す NRA 技報と

して取りまとめる予定である。また、大山火山の大山生竹テフラの噴出規模が既往研究で
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考えられてきた規模を上回るとの新知見が得られたことから、規制委員会として事業者へ

の報告徴収命令を発出した。 
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付録：用語解説 

以下は本報告書における用語の定義であり、一般に用いられる用語とは若干定義の異なる

部分があります。 

・ka 

kilo annum。千年前を表す単位。「1 ka = 1000 年前」。 

・Ma 

Million annum。百万年前を表す単位。「1 Ma = 100 万年前」。 

・階段ダイヤグラム 

横軸に噴出年代、縦軸に累積噴出量をとり、対象とする火山の噴火履歴をまとめたもの。 

・見かけ体積 

火山噴出物の量を表す用語のうち、火山噴出物の空隙率や堆積密度等に関わらず、火山

噴出物が堆積したままの状態での量を求めたもの。特に断りがない限り（DRE 等）はこ

ちらを指す。 

・DRE 体積 

Dense Rock Equivalent。火山噴出物の量を表す用語のうち、噴出物が地表に噴出する

前であるマグマの状態での体積に換算したもの。 

・VEI 

Volcanic Explosivity Index。日本語では火山爆発指数。火山の爆発規模を噴出量によ

って 0（0.00001km3未満）から 8（1,000km3以上）の段階で区分した指標。 

・大規模噴火 

本報告書では、噴出量が１～数十 km3程度の噴火を指す。 

・巨大噴火 

本報告書では、大量の火砕流によって広域的な地域に重大かつ深刻な災害を引き起こす

ような噴火で、噴火規模としては、数十 km3程度を超えるような噴火を指す。 

・レスト 

本報告書では、カルデラ火山において顕著な地震活動や地殻変動等がない静穏状態を指

す。 

・アンレスト 

本報告書では、噴火を伴わないが上記のレストの状態では観測されなかった地震活動や

地殻変動等が観測された状態を指す。 
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