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3 火山モニタリング評価のための調査研究 

3.1 カルデラ噴火前兆評価シミュレーション技術開発 

【実施内容】 

本研究においては，平成 29 年度までに検証された粘弾性地殻変動モデルの振る舞いを，噴火に

ともなうマグマ排出及びその前後におけるマグマ供給に対する地殻の応答に適用し，その振る舞

いを姶良カルデラにおける事例に応用することにより，同カルデラ下におけるマグマ蓄積の様子

や地殻の粘性率について，次のような制約を与えることができた：(1) 弾性地殻下の粘弾性地殻

の有効粘性率は ~5×1018 Pa sであり， (2) 深さ ~10-15 km でのマグマの定置の始まりは 1914 

年噴火の~50年前にはじまり，そこへのマグマ供給は噴火前後において少なくとも~0.01 km3/yr

である．このように制約された粘弾性モデルの振る舞いにより，1914 年の噴火後の 50年間程度

におけるマグマ蓄積量は弾性体モデルによる見積もりよりも小さく，しかしそれ以降については

弾性体モデルによる見積もりよりも〜数倍大きくなることが，予測された．また，弾性体モデル

の振る舞いを外挿されて求められていた 1914 年噴火直前の隆起量が，それの３分の１程度でし

かなかったことも予測することができた．本研究により，噴火にともなうマグマ排出前後の測地

信号について，地殻の粘弾性を考慮して再解析する必要性を提案することができた． 

 
【研究成果】 

(1) はじめに 

火山性地殻変動は地殻の弾性に従ってよく解析されてきたが，そこにおいては，時間変動を

みせる地面の動きを説明するには力源の時間変動を考えるよりほかなかった(e.g., Mogi, 1958)．

しかし，マグマの排出やその前後の供給の両方に対して粘弾性地殻の応答を無視できないのは，

火山域においてはその下に存在するであろうマグマにより地温勾配が高くなっており，それにし

たがい，地殻の有効粘性率も大きく減じられているだろうと考えられるからである(e.g., Nooner 

and Chadwick, 2009; Yokoyama, 2013; Segall, 2016, 2018; Yamasaki et al., 2018)．したがって，

地殻の粘弾性という視点を持って，火山性地殻変動を再検討する必要があり，それをすることに

より上部地殻内におけるマグマの収支に関する概要をより明確にできることが期待される． 

九州南部に位置する姶良カルデラにおける測地観測により(図 3.1-1)，マグマの給入排出にと

もなう地表面動に地殻の粘弾性がどのような効果を持つのかを調べる絶好の機会が与えられる．

カルデラ南縁における 1914 年桜島噴火の前から地面の動きが測地学的に制約されてきており，

それによると 1914 年の噴火時に大きく沈降した地表面は，徐々に回復してきており，その振る

舞いは全般的に指数関数に従うようなものであるが，主に 1946 年の噴火によりそれからの逸脱

も見て取ることができる(e.g., Omori, 1916; Sassa, 1956; Eto et al., 1997; Yamashina, 2013; 

Yamamoto, 2013)． 
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図 3.1-1 (a) 研究調査地域．(b) 1914 年噴火(大正噴火)前後における

BM2474 における BM2469 に対する相対鉛直変位の時間変化；ただし

1982年を時間変化の基準としている(e.g., Omori, 1916; Sassa, 1956; Eto et 

al., 1997; Yamashina, 2013; Yamamoto, 2013)． 

 
そのような 1914 年以降の地表面回復現象を使って，マグマの蓄積(再供給)量が推定されてき

た．Iguchi et al. (2008)は，Mogi (1958)のモデルを 1996年から 2007年の期間における GNSS

観測，特にその水平成分，に適用し，その期間における力源の深さを 11 km，そしてマグマ溜ま

りの体積変化が~0.09 km3 (供給率は~0.007 km3/yr)と推定している．より最近の Hickey et al. 

(2016)は，Iguchi (2008)で用いた同じ期間の GNSS 観測を３次元の不均質弾性モデルに適用し

て，その期間におけるマグマ溜まり内の圧力の時間変化を求めているが，マグマ溜まりの体積変

化それ自体は概ね Iguchi et al. (2008)と同程度である．しかしHickey et al. (2016)は，粘性率の

温度依存性を考慮した標準線型粘弾性モデルを構築し，粘弾性の効果により必要となる圧力増加

は弾性モデルにくらべて 15%ほど減じられることも示している． 

一方，Yamasaki et al. (2018) や Yamasaki and Kobayashi (2018)は，上部地殻におけるシル

の定置が発達するにしたがい地表面は隆起するが，その下の粘弾性層における応力緩和がシルの
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定置による地表面隆起を減じさせることを明らかにしている．このことは，地表面のインフレー

ションを示す測地観測に弾性モデルを適用して解析することは，推定されるマグマ蓄積量を過小

評価してしまう可能性があることを我々に知らしめてくれている．しかしもし，その地表面のイ

ンフレーションが噴火後のものであるなら，マグマ蓄積量の評価には，噴火時のマグマ排出にと

もなう力源の収縮に対する粘弾性応答を考慮してやる必要があるであろう． 

実際，マグマ排出に対する粘弾性応答についてはすでにそれを取り入れた研究がいくつかな

されている．Nooner and Chadwik (2009)は，Juan de Fuca Ridgeにある Axial Seamountで

観測される噴火後の隆起過程は，次の二通りのいずれかで説明できるとした：(1)マグマの供給，

あるいは(2)粘弾性緩和と Poroelastic 緩和との組み合わせ．Yokoyama (2013)はそれと同じよう

な議論を姶良カルデラにおける 1914 年噴火以降の地表面回復に適用している．マグマ噴出に対

する粘弾性応答はまた，力源としてのマグマ溜まりのその周りが Dragoni and Magnanensi 

(1989)のモデルにように弱化して粘弾性殻をなしているようであれば，マグマの圧縮率がその振

る舞いを大きく規定することもあるだろうと考えられている (Segall, 2016, 2018)．いずれにし

ろ，マグマ排出後の測地観測に関しては，マグマ排出に対する粘弾性応答を考慮しなければなら

ない． 
本研究は，Yamasaki et al. (2018)のモデルにマグマ排出の効果を考慮して発展させ，そのモ

デルの振る舞いがどのようなものであるのかを記述した．その目的のため，噴火によるマグマ排

出前後のマグマ供給に対する粘弾性応答も同時に考慮した．まずは，モデルの一般的な振る舞い

を記述するが，噴火によるマグマ排出がない場合，噴火によるマグマ排出ある場合の両方を考え，

さらにその後者の場合においては，排出後のマグマの再供給がない場合とある場合のそれぞれ場

合を考える．その後，粘弾性モデルの一般的な振る舞いを，姶良カルデラにおける 1914 年前後

の測地観測に適用してやり，マグマのシル状定置や地殻内粘性率を規定するモデルパラメータを

制約した． 

 
(2) 姶良カルデラでの変動観測 

姶良カルデラは西南日本九州の南部に位置しており(図 3.1-1a)，その空間的な広がりは ~ 20 x 

24 km の大きさを持つ．この地域の火山活動は~1 Ma 頃からはじまったと認識されており 

(Smith et al., 2013)，その活動度は~30Ka頃のカルデラ形成噴火により最盛期をむかえるが，そ

の大規模噴火には大隅降下軽石，垂水・妻屋・伊都火砕流，および姶 Tn 降下火山灰が主に含ま

れ，それらの総量は~300 km3 (DRE)にもおよぶ(Kobayashi et al., 1983; Aramaki, 1984, 1985; 

Fukushima and Kobayashi, 2000; Machida and Arai, 2003; Ueno, 2016)． 

姶良カルデラにおける最近の火山活動は，カルデラ南縁の桜島火山の噴火活動により特筆さ

れるであろう．桜島火山は 13Ka ごろに形成され，現在も活発な活動をみせる活動的火山で，そ

の噴火様式は主にストロンボリ式であるが，プリニアン式噴火を見せることもある．最も特筆す

べき噴火は 1914 年 1 月におこり，それは大正噴火と呼ばれているが，主な噴火活動は 1 ヶ月ほ
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どであったが，その間に噴火様式は火砕流を含む爆発的なものから溶岩流へと変化している．噴

火後に測られた溶岩および火山灰の堆積総量は~ 1.5 km3 (DRE)になる(Ishihara et al., 1981)．

1914 年噴火後の大きな噴火は 1946 年に起こっているが，その噴出量は全体で~ 0.18 km3 

(DRE)であり，それは 1914 年噴火のそれの 10 分の 1 程度でしかない．その後も，噴火活動は

断続に発生しているが，それぞれの噴火における噴出量は最大でも 0.007 km3 (DRE)程度であり，

1914年の噴火のわずか~0.46 %でしかない． 

姶良カルデラ内およびその周辺の測地観測は 1892 年から始まっているが，そのおもな手法は

水準と三角測量であり，それらにより 1892 年の時点に対して，1914 年噴火時に沈降した地表

面が，その後隆起に転じ，現在にいたるまでもその隆起が続いていることが明らかにされている．

最近は，衛星測地 GNSS による解析がなされて，より詳細な時間変化がとらえられてきている

(e.g., Omori, 1916; Yamamoto, 2013)．1914 年噴火以降の地表面隆起の時間変化は主に

BM2474 における BM2469 に対する鉛直相対変動により議論されてきたが(図 3.1-1b)，その時

間変化は 1892 年を基準にして測られている．本研究では，BM2474 における BM2469 に対す

る鉛直相対変動を Rz，そして 1892 年でのそれからの時間変化を ΔRz と定義して表現する．

1892 年と 1914 年の間には有意な測量がおこなわれなかったため，1914 年噴火前の変動の様子

はうかがい知ることができないが，Yamashina (2013)は，しかし BM2474の BM2480に対する

鉛直相対隆起速度は，1892年から 1900年にかけては平均~0.8cm/yr程度であったとしている． 

1914 年噴火時に地表面は沈降し，-ΔRzは~50-55cm 程度であると測られている．その後地表

面は隆起回復を見せるが，1946 年噴火時に地表面は再び沈降したことが窺い知れる．しかし，

1931年 と 1946年の間に有意な測量がおこなわれなかったため，1946年噴火直前の地表面がど

の程度の高さであったかを知る術はない．しかし，1914 年噴火時と 1946 年噴火時のそれぞれ

における噴出総量を鑑みると，1946 年噴火による地表面沈下は，1914 年噴火時の 10 分の 1 程

度であったと制約できるのかもしれない． 

1946年噴火以降，地表面は再び隆起を続けているが，1892 年時の高さを 1964 年に通過して

いる，つまり 1914年噴火の 50 年後に地表面は 1892 年時の高さに回復した．1980 年から 1994

年にかけてはわずかながらの沈降をみせているが，その後再び地表面は隆起に転じ，2012 年の

時点においては，1892年時よりも 20cmほど高いところに位置している． 

 
(3) モデル説明 

並列化された３次元有限要素コード OREGANO_VE(e.g. Yamasaki and Houseman, 2015; 

Yamasaki et al., 2018; Yamasaki and Kobayashi, 2018)を用いて，地殻上部におけるマグマの

給排出に対する地殻・マントルの粘弾性応答を解析する．一定のレートで上部地殻にマグマが供

給されることを考え，そのなかで噴火にともなうマグマの排出が瞬間的に起こることとする．モ

デルの設定，そのサイズや力学的境界条件等，については，基本的には Yamasaki et al. (2018)
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と同じものとする；３次元モデルの概略については Yamasaki et al. (2018)の Fig. 2を参照のこ

と．したがって，ここでは大切な点についてのみ書いておくことにする． 

モデルは地殻とマントルで構成されているとし，それぞれの厚さは Zc' (= Zc/L0，ここで L0 は

長さスケールの基準参照値) = 4 と Zm' (= Zm/L0) = 6とする．一定の弾性定数 (ポアソン比 ν = 

0.25，剛性率 µ = 3 × 1010 Pa) を持つ線型マックスウェル粘弾性の構成式をモデルの全領域に適

用する．それが弾性層として振る舞うように地殻最上部の厚さH' (= H/L0) の層に非常に高い粘

性率を与える．その弾性層の下には粘弾性地殻・マントルが横たわっておるとし，それによりモ

デルは力学的二層構造モデルとなる．その粘弾性地殻は時空間的に一様な粘性率 ηc' (= ηc/ηc0, こ

こで ηc0 は粘性率の基準参照値)を持つとする．マントルも同様に時空間的に一様な粘性率 ηm' (= 

ηm/ηc0) を持つとするが，その値は ηc' と同じであるとする． 

上部地殻に定置するマグマの形状は長径が水平軸となる回転楕円体であるとし，その赤道

半径はW' (= W/L0)，赤道面の深さを D' (= D/L0) とする．本研究においては，マグマの定置は弾

性層の最も深いところとするが(つまり D' = H')，その深さは概ね脆性-塑性境界の深さに相当す

る (e.g., Watts, 2001; Pollitz and Sacks, 2002; Watts and Burov, 2003; Yamasaki et al., 2008)．

この仮定は，上昇してきたマグマは脆性-塑性境界での応力勾配の変化が生じる深さに達すると

水平方向に広がる傾向をもつ，とする以前の研究により支持されるかもしれない(e.g., Hogan 

and Gilbert, 1995; Rubin, 1995; Watanabe et al., 1999; Burov et al., 2003)．一方，Yamasaki 

et al. (2018) は，上部地殻へのマグマ貫入に対する粘弾性応答による地表面の変動速度が最も大

きくなるのは，そのマグマ貫入が弾性層の最も深いところで生じた時であることを明らかにして

いる．したがって，本研究におけるモデルの振る舞いは，粘弾性緩和に効果が最も大きく現れる

場合のものである． 

図 3.1-2 は定置したシルの中心での厚さ dc' (= dc/dc0，ここで dc0 は変位量スケールの基準

参照値)の時間変化を示している．噴火前後における dc' は次の式にしたがう： 

 
     dc' = t'                                                                                                                                 (1) 
 
ここで t' は無次元時間で，マックスウェル緩和時間 τc (= ηc/µ)で規格化されている．マグマの供

給は時間 t' = 0 に始まり，dc' は時間とともに線型増加し，時間 t' = 1, つまり t = τc に， dc' は 1， 

つまり dc = dc0 になる．地表面の変位量 U は dc0でスケーリングされる． 
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図 3.1-2  シルの中心の厚さの時間変化 

 
時間 t' = te' において噴火が瞬間的におこり，それにより dc' はマグマ排出により瞬間的に

(1-1/α)te' に減じられる．ここで α は無次元定数で，蓄積したマグマのどれだけの分量が排出さ

れるのかを規定するパラメータである；例えば, α = 1 は蓄積したマグマが全て排出されること，

そして α = 10 は蓄積した全マグマ量の 10%だけが排出されるということ．時間 t' > te' において

は，２つの異なるマグマ再供給について考える；一つはマグマの再供給がない場合で，もう一つ

は dc' が再び線型増加するが，その傾きは噴火前のそれと同じであるとする． 
 
(4) 粘弾性モデルの振る舞い 

1) 噴火によるマグマ排出がない場合 

図 3.1-3(a)は地表面の(x', y') = (0, 0)での鉛直変位 Uz' の時間変化(図の実線)を示しているが，

時間 t' = te'での噴火によるマグマ排出がない場合の結果である．D' (= H') は 1で固定し，５つの

異なるW' = 0.2, 0.5, 1, 1.5, 2を適用している．全般的なモデルの振る舞いは，Yamasaki et al. 

(2018)で報告されているようなものである．シルの体積はマグマ供給により一定の割合で増加す

るものとしているのもかかわらず，Uz' の時間変化は一定の傾きを持った直線から逸脱したもの

になっている．これは，シルの体積増加に対する粘弾性緩和が地表面の隆起を抑制しているから

である．得られる Uz' は，より大きな W'でより大きくなることもここに記しておく．これらに

加え，Uz' は時間とともに増加するが，その変位増加の勾配は時間とともに小さくなっていき，

ある一定の値に漸近して収束いく(図の破線)．収束する変位増加の勾配は，より大きな W'でより

大きくなる．これは，粘弾性緩和による地表面沈降の割合がより大きな W'でより小さくなるか

らだが，そのような振る舞いは実効的な粘弾性緩和時間が変動源の波長にも依存していることで

よく知られている(e.g., Fukahata and Matsu’ura, 2018)． 
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図 3.1-3  噴火によるマグマ排出がない場合の地表面の(x', y') = (0, 0)におけ

る鉛直変位量の振る舞い．(a) 鉛直変位の時間変化(実線)とその変位勾配の

時間変化(点線)．(b) シルの中心の厚さに対する鉛直変位の割合． 

 
図 3.1-3(b) は Uz' の dc' 対する比を時間の関数として示しているが，D' (= H') = 1及びW' = 

0.5は図 3.1-3(a)と同じである．時間 t' →0で，Uz'/dc'は瞬間的なシルのインフレーションに対す

る弾性応答のときの比を代表しており，Uz' は，W' = 2, 1.5, 1, 0.5, 0.2 の時，それぞれ dc'の~80, 

~70, ~50, ~20, ~4 % となる．時間 t' > 0で， 比 Uz'/dc' は時間とともに減少し，ある特定の値に

漸近していくが，それはマグマ供給と粘弾性緩和とのバランスで決定される値である．図 3.1-

3(a)における変位勾配にも見られたように，比 Uz'/dc'が漸近する値は，より大きなW'でより大き

くなる． 

 
2) 噴火によるマグマ排出がある場合 

2-1) 噴火によるマグマ排出後にマグマの再供給がない場合 

図 3.1-4は地表面の座標(x', y') = (0, 0)における鉛直変位の時間変化(実線)を時間 t' = te' での

噴火によるマグマ排出がある場合で示している．時間 t' ≤ te-'においてマグマは一定の割合で供給

されているが，噴火後の t' ≥ te+'において，マグマは一切再供給されないとしている；ここで，

下付き文字“e-” と “e+” はそれぞれ噴火の直前と直後をあらわしている．D' とW' はそれぞれ 1

と 0.5である．Uz' それ自体の代わりに，Uz' - Uze-'をプロットしており；ここでUze-' は時間 t' = 

te-',での変位量である，それにより噴火直前の変位量が０となるようにしている．時間 t' ≥ te+' で，
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一定の割合を持ってマグマが再供給されていることに対する”弾性応答”を点線で示している．こ

れにより，噴火後の粘弾性緩和の効果がよりはっきりしてくる． 

 

 
図 3.1-4 噴火によるマグマ排出が t' = te'で生じ，噴火後にマグマの再供給が

ない場合の(x', y') = (0, 0)における鉛直変位量の振る舞い．噴火後にマグマ

の再供給がない場合．D' = H' = 1，W' = 0.5．α = (a) 1, (b) 10．点線は噴火

後にもしマグマ再供給があった場合の”弾性応答”の振る舞い． 

 
α が 1のとき(図 3.1-4(a)), つまり，時間 t' = 0以降蓄積されてきたマグマ量の全てが時間 t' = 

te'で全て排出されるとき，マグマ排出に対する粘弾性応答は地表面を噴火時の沈降から回復させ

る，つまり地表面を隆起させる．地表面回復の程度は te'に依存しており，噴火後の地表面回復は，

te'が大きいほどその程度も大きくなる．別の言い方をすれば，噴火後の粘弾性応答は，噴火前に

どれほどの時間をかけてマグマが供給されていたのか，つまり，噴火前にマグマ供給に対してど

れほど粘弾性応答が生じていたのかに強く依存する，ということである． 

te'が 50 より大きい時，粘弾性応答のみによる地表面回復は，マグマ再供給に対する応答とし

ての地表面回復よりも大きくなり，しかしそれは噴火後の早い段階においてのみであり，ある時

間以降においては，マグマ再供給に対する弾性応答による地表面回復が優位になってくる．粘弾

性回復が弾性回復よりも優位になるのは，te' = 50, 100, 500のそれぞれの場合で，時間 t' - te' が 

~40, ~87, and >100 より短いときである．一方，te' が 10より小さい時，噴火前のマグマ供給に

対する粘弾性応答が小さく，そのために噴火後の粘弾性回復がつねに弾性回復よりも小さくなっ
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てしまう．しかし，いずれの場合であっても，粘弾性応答により，地表面は時間 t' = 0での最初

の高さにまでしか回復されない． 

蓄積マグマ量の一部だけが噴火により排出されるのかもしれない(e.g., Shinohara, 2008)．α 

が 10 のとき(図 3.1-4(b)), 噴火後の地表面変位の方向は，te'に依存して少し複雑になる．te' ≤ 50

の場合，噴火直後の地表面は時間 t' = 0 での最初の高さに比べて大きく上回っているが，その後

の地表面は，時間 t' = 0 での最初の高さに向けて沈降を続けることになる．te' = 100の時，噴火

直後の地表面はまだ最初の高さを上回っているが，その後，地表面はまず回復(隆起)を見せるが，

時間 t' - te' = ~10あたりから沈降に転じ，その後ずっと沈降を続ける．te' = 200の時の振る舞い

はむしろ簡単で，噴火直後の地表面は最初の高さを下回っているが，その後の地表面は最初の高

さに向かってひたすら回復していくのみである． 

 
2-2) 噴火によるマグマ排出後にマグマの再供給がある場合 

図 3.1-5は地表面の座標(x', y') = (0, 0)における鉛直変位の時間変化を，t' = te' での噴火によ

るマグマ排出がある場合で示しているが(実線)，そこにおいては噴火前後の両方においてマグマ

の供給が一定の割合で行われることを考えている．図 3.1-3及び 3.1-4と同様に，D' = H' = 1 と 

W' = 0.5 を仮定している．噴火後の地表面は常に回復を示しており，それは αが 1でも 10でも

そうである．噴火後にマグマの再供給がない場合の振る舞い(図 3.1-4 に示された振る舞い)を比

較のために示しているが(点線)，実線と点線との差により，マグマ再供給に対する粘弾性応答と

してのち表面隆起を認識することができる． 

噴火後にマグマ蓄積量が噴火直前の量に回復する時間(trv')，それは te'/α に相当するわけだが，

その時間を与えられた te' のそれぞれに対して示している(三角印がそれである)．trv' はいつも地

表面が噴火直前の高さに戻る時間(trs')よりも短くなる．上でも述べたように，噴火後の粘弾性緩

和は，噴火により沈下した地表面を，マグマ供給が始まる前の高さにまでしか戻すことができな

い．加えて，マグマ供給が一定の割合で行われている限り，粘弾性緩和は地表面隆起をゼロにす

ることはできない．したがって，地表面を噴火直前の高さに戻すには，マグマの再供給を欠かす

ことができないのである．しかし，粘弾性緩和は，マグマ供給による地表面隆起を減じさせる方

向に作用するので，地表面の回復は常にマグマ蓄積量の回復より遅れてしまうわけである． 
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図 3.1-5 噴火によるマグマ排出が t' = te'で生じ，噴火後にマグマの再供給がある場合の地表面の(x', 

y') = (0, 0)における鉛直変位量の振る舞い．D' = H' = 1，W' = 0.5．α = (a) 1, (b) 10．点線は噴火後

にマグマ再供給がない場合の振る舞い．三角はマグマ量が噴火直前の量に回復する時間． 

 

図 3.1-6  地表面が噴火直前の高さに回復する時間 trs'に対するマグマ量が噴火直前の量に回復する時

間 trm'の比．α = (a) 1, (b) 2, (c) 5, (d) 10．W' = (赤) 0.2, (青) 0.5, (緑) 1, (紫) 1.5, (橙) 2．D' = H' = 1． 

 
図 3.1-6 は，trv' の trs'に対する比(trv'/trs')を示しているが，その比を te'の関数として，異なる

α とW'の場合でプロットしている．モデルパラメータ D' = H' = 1 と W' = 0.5 は図 3.1-1, 3.1-4, 

3.1-5 における場合と同じである．上でも述べたように，その比は常に１より小さくなる．しか

し，どのような値の αであっても，与えられたW'に対して，trv'/trs' はより大きな te' でより小さ

くなる，また，与えられた te'に対してはより小さなW' でより小さくなる．その比はまた，与え

られた te' とW' の組み合わせに対してはより大きな α でより小さくなる．W' に対する依存性は

te' や α により異なる．どのような α についても，W'が異なることにより得られうるその比の幅

は te'とともに増加するが，それは te' ≤ 5 の場合であって，te' ≥ 10の場合は逆に te'とともに減少
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する．また，その比の持ちうる最大幅は，W'に依存しているわけだが，より大きな α でより大

きくなる． 

 

 
図 3.1-7  噴火がない場合の鉛直変位 Uzne'と噴火があり噴火後のマグマ再供

給がある場合の鉛直変位 Uzer'の違いを，噴火後の時間の関数としてプロッ

トしたもの．その両者の違いは相対誤差|1-Uzer'/Uzne'|で評価している．te' 

= (a) 5, (b) 10, (c) 50, (d) 100． α = (赤) 1, (青) 2, (緑) 5, (紫) 10．D' = H' = 

1，W' = 0.5． 

 
 
図 3.1-7は，モデルの振る舞いのまた別の重要な側面を示している．噴火がない場合の鉛直変

位 Uzne'と噴火がありしかも噴火後のマグマ再供給が有る場合の鉛直変位(Uzer')との違いを噴火後

の時間の関数としてプロットしている．ただし，その違いは相対誤差: |1 – Uzer'/Uzne'| により評

価している．また，D' = H' = 1 と W' = 0.5はこれまで示した結果の図の場合と同じである．時

間 t' - te' = 0，つまり噴火によるマグマ排出が生じるとき，その違いは瞬間的に増加し，その大

きさは te' と α，つまり，どれほどのマグマが噴火前に蓄積され，どれほどのマグマが噴火によ

り排出されるのかに依存している．時間 t' - te' > 0においては，その違いは指数関数的に減少す

る．そして，Uzer' が Uzne'に近づいていく速さは，te' がより大きい，あるいは α がより小さいと

きに，より大きくなるが，そのことを言い換えれば，噴火前の粘弾性緩和がより大きい，あるい

は噴火によるマグマ排出がより大きいときに，Uzer'が Uzne'に近づいていく速さはより大きくな

る． 
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(5) 姶良カルデラへの応用 

上で記述した粘弾性モデルの振る舞いをここで用いて，姶良カルデラにおける 1914 年の桜島

噴火前後の測地観測を解析してみる．長さの基準参照スケール L0には 10km を適用するが，そ

れは，地震学的研究により姶良カルデラ下の地殻の厚さが~40km であること(Alanis et al., 

2012)，そして本研究のモデルにおける地殻の厚さを Zc' = 4 としているからである．時間 tは，

与えられた地殻の粘性率 ηc に対して，マックスウェルの緩和時間 τ をもってスケーリングされ

る： t = t'τ．変位量 Uは，時間 t= τでのシルの中心での厚さ dc0 でスケーリングされ: U = U'dc0，

dc0 は，噴火直前のシルの中心での厚さ(te/)τdc0 と，α に依存した噴火時の地表面沈降に関する

予測量と観測量とを比較して決定される． 

マグマがシル状に定置するその概要と地殻の粘性率をまず制約するが，それには Rz: BM2474

における BM2469 に対する鉛直相対変位，の時間変化 ΔRz: 1982 年における Rzから増分量，を

用いることにする． 

 
1) マグマ定置の概要 

ここではマグマ定置の概要を制約するが，まずは，特に次の２つの観測事実を制約条件とし

て用いることにする．まず，その一つ目についてであるが，1914 年噴火時の地表面沈降量 ΔRz

は~50 cmであったと観測されている．その後，1915における測量によりさらに~5 cmほど沈降

していることがわかったが，その 1914年噴火後の沈降を Araya et al. (2019)は，より深いマグ

マ溜まりから浅い火道へのマグマ給送の結果であると説明している．本研究においては 1914-

1915 年における地表面や浅部火道へのマグマ排出に対する地殻の応答は全て弾性であるとして，

1914年噴火時の沈降量 ΔRzを 55cmと固定して用いることにする． 

もう一つの制約条件についてであるが，ΔRz は 1964 年ごろにゼロに回復している，つまり

1914 年噴火の 50 年後である．1946 年に有意な噴火が起きているが，それを無視すると，ΔRz 

の回復は 1964 年よりも前であることが期待される．しかもその回復が 1946 年よりも後である

ことが期待されるのは，1946 年噴火におけるマグマ噴出量は 1914 年のそれの 10 分の 1 程度で

あり，そのことはその噴火による地表面沈降量も~5.5cm 程度であると予想されるからである．

したがって，本研究では，地表面の回復つまり，ΔRz がゼロに回復するのは，1914 年の 40 年後

であると仮定して制約条件として用いることにする． 

図 3.1-8 は上で述べた２つの制約条件：(1) 1914 年の噴火時での-ΔRzが~55cm であること，

(2)ΔRz が０に回復するのは 1914年噴火の 40年後の 1954年であること，を同時に満たすように

制約されたモデル変数を示している．それらモデル変数はマグマ定置の深さ D の関数としてプ

ロットしており，それぞれ５つの異なるシル状定置マグマの赤道半径 W の値の場合で示してい

る．エラーバーは５つの異なる地殻の粘性率 ηc ，つまり 1, 2.5, 5, 7.5, 10 x 1018 Pa sの場合で

持ちうる範囲を示している．ηc は次の小節で制約する． 
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図 3.1-8  姶良カルデラで制約されたマグマ定置の深さ D に依存したモデル

パラメータ：(a) 測地観測が求める 1914 年噴火時の力源の収縮体積-ΔVg，

(b) 1914 年噴火時の沈降量-ΔRzが 50cm になる地点から変動の中心までの

距離 λs50；ここで ΔRzは BM2474 における BM2469 に対する相対的な地表

面鉛直変位量を 1882年でのそれを基準に測った相対変位量変化， (c) 1914

年噴火より何年前からマグマ供給が始まっていたのかを表すパラメータ te, 

(d) マグマ供給率Ω．エラーバーは粘弾性地殻の粘性率 ηc = 1, 2.5, 5, 7.5, 

10x1018 Pa sを考えたときにそれぞれのパラメータが持ち得る範囲を示して

いる．W = (赤) 2 km, (青) 5 km, (緑) 10 km, (紫) 15 km, (橙) 20 km． 

 
図 3.1-8(a)は測地学的に求められる 1914 年噴火時に排出されたマグマ体積量(ΔVg)示してい

るが，噴火までに溜められた全てのマグマが排出されるとしている(つまり α = 1)．ΔVg は，より

大きな D やW でより大きくなっている．1914 年噴火時に地表面に実際に噴出したマグマ量 Vm

は~ 1.5 km3 と測られており(Ishihara et al., 1981)，それを点線で図中に示してある．ΔVg が

Vm より大きく予測する D や W は除外されなければならないが，マグマの圧縮性を考慮すると，

Vmより小さい Vg を予測するWとDを除外する必要はない(e.g., Kozono et al., 2013; Kilbride 

et al., 2016)．  
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図 3.1-8(b)は，1914 年噴火時の沈降量-ΔRzが 50cm になる変動の中心からの距離(λs50)を示し

ている．測地観測はその距離が~11 km であることを明らかにしているが(e.g., Yamashina, 

2013),それを点線で図中に示してある．この条件はD とW をそれぞれ~ 10 - 15 km と ~ 2 - 10 

km と強く制約するが，その範囲内において，W はより大きな D でより小さくなる．そのよう

に姶良カルデラ下で取りうる D とW の範囲は，ΔVg ~ 0.5 - 0.8 km3と制約し，それにより比

Vm/ΔVg は~ 1.8 - 3.0と得られる． 

図 3.1-8(c)は予測された te，つまり噴火のどれほど前からマグマ定置がはじまり，発達し続け

てきたのかを示している．いずれの場合にしろ，teの取りうる幅は小さく，~45 年と~55 年の間

に限定されている．にもかかわらず，その僅かな範囲内においても，teの Dに対する依存性がみ

られ，te は，より大きな Dで，わずかながらにも，より小さくなる．取りうる D とWの範囲に

より，それは Vg と λe50により制約されたわけだが，teは ~48年とさらに強く制約される．  

図 3.1-8(d)は，予測された一定のマグマ供給率(Ω)を示している．全般的に，Ω はより大きな

DやWでより大きくなる．上で制約された DとWの範囲は，Ωを~0.01 km3/yrと制約する． 

以上は，噴火によるマグマ排出により蓄積されていたマグマの全てが排出されるとした場合

の制約である．本研究では，α がどのような値であっても，その値に基づき制約される ΔRzの時

間変化は，α = 1 の場合の制約とほとんど変わらないことを確かめている．もちろん，マグマ供

給量は α 倍となる(α > 1)が，1914 年の噴火時の沈降量は測地観測により制約されており，それ

を説明するための力源の体積減少は，α の値にほとんど依らない．噴火前の変動の中に α を制約

する何かしらの兆候があらわれているのかもしれない．実際，粘弾性モデルにより予測された噴

火前の変動の振る舞いは，より大きな α で噴火前の隆起量がわずかながらに小さくなる．しかし

1914 年噴火前の測地観測は α を制約するほどの精度を持ち合わせていないので，実際の噴火前

の，いやそれだけでなくその後についても，マグマ蓄積の総量について言及することはできない．

したがって，本研究で制約されたマグマ供給率やマグマ蓄積量は，それらの過少評価でしないこ

とを忘れてはならない． 

 
2) 地殻粘性率 

図 3.1-9 は，地殻粘性率 ηcを制約するために，ΔRzの時間変化を D，W，ηcの異なる組み合

わせで予測し，それらを示している．D と W がそれぞれ異なることで僅かな振る舞いの違いし

か生み出さないことがわかる．しかし，その振る舞いは ηc に強く依存している．ηc ≤ 2.5 x 1018 

Pa s の時，噴火後の早い段階と後の段階のそれぞれで変位勾配が大きすぎ，小さすぎで測地観

測を説明できない．一方，ηc = 1019 Pa sのとき， 変位増加が大きすぎて最も最近の測地観測が

説明できない．したがって，測地観測をうまく説明するために ηc は~5 - 7.5 x 1018 Pa s と制約

される．その場合，噴火直前の地表面隆起量 ΔRzはいずれの場合にせよ~10cm程度である． 
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図 3.1-9  姶良カルデラで制約された粘弾性モデルの振る舞い ΔRz，ここで

ΔRz は BM2474 における BM2469 に対する相対的な地表面鉛直変位量を

1882年でのそれを基準に測った変位量変化．(a) D = H = 10 km, W = 10 

km, (b) D = H = 15 km, W = 2 km．ηc = (赤) 1, (青) 2.5, (緑) 5, (紫) 7.5, (橙) 

10 x 1018 Pa s．また，α = 1を仮定している． 

 
(6) 議論 

マグマ排出に対する粘弾性応答は噴火前にマグマ供給に対してどれほどの粘弾性緩和が進行

したかに依存している．瞬間的なマグマ供給の直後に全てのマグマが瞬間的に排出された場合，

それら両方に対する応答は弾性応答であり，マグマ供給で隆起した地表面はマグマ排出により元

の位置にもどるだけで，マグマ排出後に何かしらの変動がおこるわけではない．マグマ排出を考

えることは，それ以前のマグマ供給を考えなければならないわけだが，そもそも，さもなければ

噴火後に負の体積を持つ力源という非常に難しい事態を考えなければならない．したがって，も

し噴火にともなうマグマ排出後の変動における粘弾性の効果を調べるのであれば，噴火前のマグ

マ供給そしてそれに対する粘弾性応答を考慮しなければならないのである． 

マグマ排出に対する粘弾性応答として生じる地表面の鉛直変位の方向は，溜められたマグマ

量のうちどれほどの量のマグマが排出されるのかに依存している．この点はまた噴火前のマグマ

供給及びそれに対する粘弾性応答を考えなければならないことと関係している．もし噴火前の粘

弾性応答を考慮しないのであれば，マグマ排出後の粘弾性応答による地表面の鉛直変位は常に正，

つまり，地表面は隆起するのみである．Nooner and Chadwik (2009)やHamlyn et al. (2018)は，

このような仮定のもと，噴火後の地表面隆起について議論している． 
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もし，圧縮性マグマが，Dragoni and Magnanensi (1989)のモデルにように低粘性率を持つ

粘弾性殻に覆われているなら，噴火後の地表面の鉛直変位は，マグマの圧縮性に依存して隆起に

も沈降にもなりうる；圧縮性が高い場合地表面沈降を見せやすくなるが，非圧縮性の場合は地表

面は常に隆起を見せることになる(Segall, 2016, 2018)．本研究においては，しかし，力源として

のマグマ定置を基本的には弾性層の中で生じるとしている．そのような場合，マグマ排出量が少

なく，噴火により沈下した地表面がマグマ供給が始まる前の高さよりもまだ高かった場合，噴火

後の地表面は沈降を続ける；逆に，マグマ排出量が多いと，噴火後の地表面は隆起を見せる．粘

弾性は噴火により沈下した地表面を，マグマ供給が始まる前の高さに戻すのみである．しかしこ

れらは噴火後にマグマの再供給がない場合の振る舞いであって，マグマ再供給はその供給率によ

って地表面の振る舞いを複雑にしうる． 
Hamlyn et al. (2018)は，Segall (2016)のモデルを適用し，Nabro火山(エリトリア)での 2011

年噴火後の地表面沈降をマグマの圧縮性で説明している．本研究における数値実験はしかし，蓄

積されたマグマの一部のみが排出された場合，噴火後の地表面沈降を，マグマの圧縮性を考える

ことなしに説明することができることを示している．このメカニズムは火山ガス研究により正当

化されるかもしれない．脱ガスマグマ量は実際に出てきた量にくらべて有意に大きいことがよく

あるらしい(Shinohara, 2008)．もちろん，噴火後のマグマ再供給が我々の議論を複雑なものに

するが，その再供給レートが粘弾性緩和の効果を上回ることがないほどに小さければ，上に述べ

たメカニズムは有用であることに変わりはない． 

マグマの圧縮性は，マグマ活動にともなう地殻変動を説明する重要な要素であると考えられ

てきた．Rivalta and Segall (2008)はマグマ溜まりからマグマが浅部へ移動して貫入現象を見せ

るときに，マグマ溜まりの体積減少量とマグマ貫入部の体積増加量が一致しないということを示

す測地観測をとりあげ，その不一致はマグマの圧縮性により説明できることを示した．より最近

において，Kozono et al. (2013)は，2011年の霧島新燃岳噴火前後の測地観測から推定される力

源の体積減少が，実際に地表に排出されたマグマ体積よりも小さいことを，Rivalta and Segall 

(2008)と同様に，マグマの圧縮性で説明しており，測地観測から推定される力源の体積減少 ΔVg

と排出されたマグマ体積 Vmの比が，Vm/ΔVg = ~ 2.28-2.85になるとしている． 

本研究は同様のパラドックスを姶良カルデラにおいて見出している．もし非圧縮マグマを考

えて，ΔVgと Vm = 1.5 km3 とが同じになるようにすると，1914年噴火時の地表面沈降の空間的

広がり；ここでは λs50，を説明することが困難になる(図 3.1-8)．本研究では，測地学的に要請さ

れる力源の収縮体積をユニークに決定することはできなかったが，ΔVgが~ 0.5 – 0.8 km3の範囲

に限定されることは制約できた．したがって，姶良カルデラにおける 1914 年噴火時における

Vm/ΔVg 比は~ 2-3 と求まることになるが，これは 2011 年の新燃岳噴火のときと同等であるが

(Kozono et al., 2013)，Nabro火山(エリトリア)での 2011年噴火時のもの(~3.44, Hamlyn et al., 

2018)より少し低い値である． 
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本研究では，姶良カルデラ下における変動の力源としてのマグマ定置の深さを，測地観測の

みから制約することを試みたが，その深さは~ 10 - 15 kmと制約された．Mogi (1958)は，1914

年噴火時の減圧源を深さ 10 kmに求めている．また，1996-2007の GNSS 観測を最も説明する

変動源の深さを，Iguchi et al. (2008)とHickey et al. (2016)はそれぞれ 11 kmと 13 kmと制約

している．本研究の粘弾性モデルはこれら以前の研究と同様の深さに変動源を制約したことにな

る． 

姶良カルデラ下の構造を明らかにしようと，地球物理学的なイメージングがなされ始めてい

る．その予備的な結果において，S 波の低速度層が深さ 15km に数 km の水平幅をもって横たわ

っていることが見出されているが，その低速度層は 10 kmと 20 kmの深さには見られていない

(産業技術総合研究所，平成 29 年度原子力規制庁委託成果報告書「火山影響評価に係る技術知見

の整備」)．したがって，測地観測のみから制約したマグマ定置の深さは，マグマの存在を示唆

する地震波構造とも調和的である．しかし，カルデラ形成噴火時，つまり~30Ka の噴出物に関

する最近の岩石学的研究(Yasuda, et al., 2015)は，マグマの深さを 4-5kmと制約しており，本研

究の結果とより調和的な~8-10kmとした Aramaki (1984)や Tsukui and Aramaki (1990)の見積

もりより有意に浅い結果を出している． 

本研究の粘弾性モデルは姶良カルデラ下における定常的なマグマ供給率は~0.01km3/yr と制

約した．姶良カルデラ下においては，これまで弾性体モデルを用いて，マグマの蓄積が議論がさ

れてきた．Iguchi et al. (2008)は，1995年から 2007年までの期間における力源の体積増加量は

~0.09 km3(供給率は~0.007km3/yr)であるとした．最近の Hickey et al. (2016)による制約は，

Iguchi et al. (2008)の 25%増し程度であり，両者に有意な違いは認められない．Iguchi et al. 

(2008)はまた，マグマ供給率は短期間内において数倍の違いを見せることを示している．本研究

においてはそのようなマグマ供給率の時間変化については考慮していない．しかし，そのことが，

特にモデル予測と観測量とのより良い一致を得られない原因かもしれないが，供給率の擾乱は

0.01km3/yr を上回るものではなく，本研究の粘弾性モデルの振る舞いは，第一近似的な変動の

特徴を説明するのに十分なものであると言うことはできるであろう． 

本研究において，姶良カルデラ下の粘弾性地殻の粘性率は~5-7.5x1018 Pa sと制約された．こ

の値は，余効変動から一般的に制約されてきた地殻の平均的な粘性率 1019 Pa s(e.g., Bürgmann 

and Dresen, 2008)より僅かに低いだけの値であるが，北海道東部の屈斜路カルデラ下における

マグマ貫入後の変動から推定された粘性率(Yamasaki et al., 2018; Yamasaki and Kobayashi, 

2018)よりもひと桁大きな値である．Yamasaki and Kobayashi (2018)は，マグマ貫入後の変動

速度を，マグマの存在によりどれほど地殻の粘性率が減じられているのかと関連付けて議論して

おり，より有効的にマグマの存在が大きければ変動速度も大きくなるだろうとしている．姶良カ

ルデラ下の地殻粘性率は，マグマの存在を否定するほどに高い値ではないが，マグマの存在は屈

斜路カルデラほどの規模ではないことを示唆しているのかもしれない． 
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本研究においては，たった一つの噴火イベントのみを考え，それとそれの前後におけるマグ

マ供給に対する粘弾性応答について吟味した．姶良カルデラにおいては，1914 年以降において，

そのマグマ排出量は 1914 年のそれに比べて非常に小さいとはいえ，噴火活動は続いている．ま

た 1914 年以前においても噴火活動はあったわけだが，それらの噴火の影響は本研究の粘弾性モ

デルに考慮されていない．今後の研究においては，長中期的な噴火サイクルにおける粘弾性の効

果を評価することが求められる．それにより，例えばマグマ噴出量の階段ダイアグラムに力学的

な視点を与えることができるようになることが期待され，それにより，火山噴火活動をより多角

的に理解していけるようになる． 

 
(7) まとめ 

本研究は，線形弾性層の下に空間的に一様な粘性率を持つ線形マックルウェル粘弾性層があ

る力学的二層構造モデルを使って，上部地殻におけるマグマ供給と排出，そして排出後の再供給

に対する粘弾性地殻の応答を調べた．モデルには，シル状のマグマ定置を考え，その定置は弾性

層の最も深いところで一定の速度で発達(膨張)し続けている途中でマグマ排出が瞬間的に生じる

ことを考えた． 

本研究の数値実験は，マグマ排出に対する粘弾性応答は地表面の隆起を促進させるが，その程

度は，噴火の前にどれほどの時間をかけてマグマが供給されてきたのか，つまり，噴火に必要と

なるマグマ供給に対して粘弾性応答がどれほどおこなわれたのかに強く依存していることを明ら

かにした．噴火前の粘弾性緩和が有意な場合，噴火後の早い段階においては，粘弾性緩和のみに

よる地表面隆起がマグマ供給それのみによる地表面隆起を上回るが，粘弾性緩和の効果は時間と

ともに弱まっていき，次第にマグマ供給による隆起が上回っていくことになる．しかしマグマ再

供給に対する粘弾性応答は地表面隆起を減じる方向に作用するので，地表面が噴火直前の高さに

まで回復するその前にマグマ蓄積量は噴火直前のそれに回復し終わっている． 

このような振る舞いを見せる粘弾性モデルを姶良カルデラにおける測地観測に適用し，カルデ

ラ下のマグマ定置の様子や粘弾性地殻の粘性率の制約を試みた．一定のマグマ供給が続く中でマ

グマ排出が瞬間的に起こるというモデルに粘弾性緩和を考慮することにより，1914 年噴火後の

第一近似的な地表面変動を説明することができるのは，モデル変数が次のような場合であると制

約された：(1) 粘弾性地殻の有効粘性率が~5-7.5x1018 Pa s，(2) ~2-10kmの水平幅を持つマグマ

の定置とそれの発達が，1914 年噴火の 50 年ほど前から深さ~10-15km で始まり，そこへのマグ

マ供給率が少なくとも ~0.01 km3/yr で続いている．このように制約された粘弾性モデルは，

1914 年噴火後の 50 年間ほどにおいては，弾性体モデルによるマグマ蓄積の見積もりを過大評価

させ，しかしそれ以降の時間においては過小評価させると予測した．さらに，1914 年噴火直前

の地表面の高さが，これまで思われてきた 3 分の 1程度でしかないことも予測された．本研究に

より，火山地域における測地観測は地殻の粘弾性を考慮して再解析されなければならず，さらに
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そこから見出される新たな地殻内マグマ活動の様子について議論を進めていかなければならない

という今後の火山研究の方向が示された． 
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3.2 活動的カルデラの地下構造調査 

3.2.1 阿蘇カルデラ 

3.2.1.1  阿蘇カルデラの地下構造調査 

【実施内容】 
活動的なカルデラ火山である阿蘇カルデラの地下構造について，深部からのマグマ供給

系の全体像を，電磁気学的手法によって把握するための研究を実施した．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

として広帯域MT法による電磁探査を行った．平成 27年度は，およそ 30 km四方の領域
において 56点（うち 6点は増設）の観測点を設け測定を行ったが，さらに詳細な構造を
求めるため，平成 28年度には範囲をおよそ 50 km四方の領域に拡張し，観測点分布の疎
な個所を埋めるように 45点（うち 4点は増設）設け測定を行った．2017年度は，これま
では噴火活動のために接近できなかった阿蘇中岳第一火口周辺の 9観測点について測定を
行った．いずれも，夜間 18時～翌朝 8時の時間帯に測定を行い，1点あたり最低 2晩以
上のデータを取得した．リモートリファレンス等のデータ処理を行い，300～0.001 Hzの
良好なデータを取得した．  
先ず，平成 28年度までに取得した 100の測点からなる，カルデラを覆うような広帯域

MT法探査データを用いた 3次元インバージョン解析を実施した．そして精度よく求めら
れた 3次元比抵抗モデルについて，中央火口丘の地下に現れる低比抵抗異常領域の検証を
行った．次に，昨年度観測を行った中岳第一火口周辺の 9地点のデータをこれまでのデー
タに追加し，3次元インバージョンによる比抵抗構造の再解析を実施した．これにより，
これまで不明であった阿蘇火山のより浅部の地下構造を求めることができた．一方で，広

帯域MT法では探査が困難であった地殻下部の比抵抗構造の解明を目指し，電話回線設備
を利用した長基線の電磁探査法であるネットワークMT法の既存データによる構造解析を
引き続き実施し，阿蘇カルデラでの，ネットワークMT法探査の適用拡大に向けた可能性
を検討する研究を行った． 
 
【研究内容】 
（1）広帯域 MT 法データによる 3 次元比抵抗モデルと，特徴的な低比抵抗異常領域につ

いての検証 
平成 27年度の阿蘇カルデラ中央火口丘を中心にした観測（45測点），および，平成 28
年度の阿蘇カルデラ内外における補充観測（55測点）によって取得した 100測点（図
3.2.1.1-1）のMT法データを用いて行った 3次元比抵抗インバージョン解析によって，阿
蘇カルデラ下の上部地殻の比抵抗構造モデルを求めた（Hata et al., 2018a）．本研究で
は，新しく得られた 3次元比抵抗モデル中に存在する顕著な低比抵抗異常領域について，
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マグマ溜まりとの関係に焦点を当てて行った検証結果について報告する．また，本 3次元
比抵抗モデルを得るために用いたMT法データのデータ処理の詳細，および，インバージ
ョン処理の詳細については，既に，2015・2016年度の報告書，ならびに，2017年度の報
告書に記載済みであるが， 検証対象である低比抵抗異常領域の存在を理解する上でポイ
ントとなる部分については，以下にも記載しておく． 

 
 

 
図 3.2.1.1-1 阿蘇カルデラ周辺のMT観測点の位置図． と は，2015年度の観測点，および，
2016年度の観測点．▲は中央火口丘の火山，灰色枠は中岳第一火口を表す．赤色枠の領域
（Caと Cb）は，2015年度の観測点のみを用いて求めた 3次元比抵抗モデルの低比抵抗異常
の位置．水色枠，青色枠，ピンク色枠の領域は，それぞれ，深度 15.5kmに推定されたシル状
の変動源（国土地理院, 2004），地震波トモグラフィー解析によって推定された深度 8～15km
と 15～23kmに分布する S波の低速度異常領域 LAと LB（Abe et al., 2017），深度 6kmに中
心をもつ球状の P波の低速度異常の領域 LS（Sudo & Kong, 2001）の位置を示す．【Hata et 
al., 2018aより引用】 
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a）3 次元比抵抗インバージョン解析 
本インバージョン解析では，これまでの観測で取得した 100測点の 16周波数（194Hz
～0.00042Hz）のMT応答関数 6成分（インピーダンス 4成分とティッパー2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（Siripunvaraporn & Egbert, 2009）を
行った．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．応答関数は
複素数であることから 6×2＝12となる．）であるが，エラーが大きく信頼度の低いと考え
られるデータは，得られるモデルのあるべき構造を歪める要因となるので，モデル計算に

影響しないように設定した．次に，初期構造モデルには，陸域の比抵抗値に，平成 27年
度の中央火口丘を中心にした観測点配置で取得した 55測点のデータのみを用いて求めた
比抵抗モデル[2016解析モデル（Hata et al., 2016）]の値を与え，また，海水層に
0.33Ωm，空気層に 108Ωmの比抵抗値を与えた構造を使用した．そして，インピーダンス
に 5％，ティッパーに 10％のエラーフロアーを与え，南北 106，東西 100，鉛直 74のセ
ルで構成した 1400 km×1400 km×1001.79 km（海水面より上の地形 1.79km）の領域につ
いて，海水層と空気層以外のブロックの比抵抗値を変化させ RMS残差 1.82の最適モデル
を得た．ここで，モデル水平面のセルは，中央火口丘から離れるにしたがって大きくなっ

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 km×0.3 kmであ
り（図 3.2.1.1-1），最大セルのサイズは，150 km×150kmである．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，0.01～0.06kmと細かくした．一方で，海水面よりも下の領域については，
0.01～300kmで深度が増すにつれて大きくなるように設定した． 

 
b）3 次元比抵抗構造モデルと感度検定 -低比抵抗異常領域 C1 について- 
図 3.2.1.1-2と図 3.2.1.1-3には，3次元比抵抗モデル（Hata et al., 2018a）の代表的な

6つの深度（2–2.5km, 6–7km, 9–10km, 11.5-13km, 15-17km, 20-24km）の水平断面と，
中央火口丘を横断する 6つの測線（profile A1, A2, A3, B1, B2, B3）の深度 20kmまでの
鉛直断面を示す．図 3.2.1.1-3の鉛直断面のうち，profile A2, B1は，中岳第一火口を横断
する断面であり，A断面と B断面は，それぞれ N60°W–S60°E方向と，それと直交する方
向の断面に分類される． 
	 本研究において注目した低比抵抗異常領域 C1は，阿蘇カルデラ内の中央火口丘の地下
約 20kmから中岳第一火口に向かって延びる北傾斜の低比抵抗ブロックを含む領域である
（図 3.2.1.1-4）．この低比抵抗異常領域 C1の中心ブロックは， GPS連続観測データの解
析によって推定された深度 15.5kmのシル状の変動源［図 3.2.1.1-2の水色四角領域（国土
地理院, 2004）］，地震波トモグラフィー解析によって推定された深度 8～15kmに分布する
S波の低速度異常領域［図 3.2.1.1-2の LA（Abe et al., 2017）］，および，深度 6kmに中
心をもつ球状の P波の低速度異常領域［図 3.2.1.1-2の LS（Sudo and Kong, 2001）］を通
過しながら上昇するような経路をたどる（図 3.2.1.1-5）．つまり，低比抵抗異常領域 C1
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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

常であり，中岳第一火口における現在の活動と関連する異常と考えられる．また，阿蘇カ

ルデラの上部地殻に存在するマグマ供給系は，この 20年ほどの間は，定常的に同じ経路
を使用していると推察される．低比抵抗異常領域 C1については，得られた 3次元比抵抗
モデルにとって必須の高い信頼性を有する構造であることを感度検定によって確認してい

る．感度検定の方法や結果についての詳細は，2017年度の報告書を参照のこと． 
 
 

図 3.2.1.1-2	 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． と はMT観測点，○
と○は，2003年 1月–2013年 12月の期間，2013年 1月–2016年 12月の期間の気象庁一元化
震源の震源分布を表す．その他のシンボルについては，図 1と同様．【Hata et al., 2018aより
引用】 
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図 3.2.1.1-3  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．断面上の▼はカルデ
ラ壁の位置， は中岳第一火口の位置，○と○は，2003年 1月–2013年 12月の期間，2013年 1
月–2016年 12月の期間の気象庁一元化震源の震源分布を表す．それぞれのカルデラ横断測線
は，地図上の赤線と青線に対応する． と はMT観測点を示す．その他のシンボルについて
は，図 1と同様．【Hata et al., 2018aより引用】 
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図 3.2.1.1-4 感度検定モデル C1で置き換えに指定した領域（赤枠）．その他のシンボルについ
ては，図 3と同様．【Hata et al., 2018aより引用】 
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図 3.2.1.1-5  3次元比抵抗構造モデルから得られた低比抵抗異常ブロック C1と先行研究によ
って得られている異常領域の空間配置． と はMT観測点， は中央火口丘の火山を示す．

【Hata et al., 2018aより引用】 

 
 
c）低比抵抗異常領域 C1 についての解釈 -マグマ溜まりとの関係についての検証- 
	 前節で述べたように，阿蘇カルデラ中央火口丘の地下に現れた低比抵抗異常領域 C1
は，先行研究で求められている上部地殻の低速度異常域（Sudo and Kong, 2001; Abe et 
al., 2017）や変動源の分布域（国土地理院, 2004）と調和的な位置に存在することから，
マグマの移動経路（マグマ供給系）に起因した異常であると推察される．ここで，本研究

におけるマグマ供給系とは，マグマの移動および停留領域を意味することとする．一般的

に，マグマの密度と地殻を構成する岩石（母岩）の密度は，下部地殻の密度＞マグマの密

度＞上部地殻の密度の関係にある．従って，マントルから上昇してくるマグマは，下部地

殻までは浮力で上昇できる可能性が高いと考えられ，下部地殻と上部地殻の境界付近に

は，マグマの停留領域（マグマ溜まり）が形成されうる．阿蘇カルデラ周辺では，下部地

殻と上部地殻の境界であるコンラッド面は，深度 16～18kmに位置すると報告されており
（Oda and Ushio, 2007），深度 15.5kmに推定されたシル状の変動源（国土地理院, 
2004）と調和的である．一方で，上昇してくるマグマの密度が上部地殻において密度中立
になる場合には，上部地殻においてマグマ溜まりが形成される．阿蘇カルデラ内では，深
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度 6kmに中心をもつ球状の低速度異常領域 LSが報告されているが（Sudo and Kong, 
2001），本研究で得られた低比抵抗異常領域 C1において最も比抵抗の低いブロックの深
度と調和的である（図 3.2.1.1-2, 3.2.1.1-3）．また，マグマ上昇過程において，マグマに満
たされたクラックの成長方向は，浮力，クラック表面に働く応力勾配，マグマ溜まりの過

剰圧，クラックへのマグマの供給率といった要素に支配される（e.g., Rubin, 1995; 
Takada, 1989, 1990, 1994）．阿蘇カルデラは，別府-島原地溝の南縁に位置することから
北落ちの正断層系が認められる地域であり，低比抵抗異常領域 C1のような北傾斜のマグ
マ供給系が形成されやすい応力分布にあることが示唆される．上記の知見を踏まえて考察

すると，カルデラ北東側から中央火口丘に向かって延びる北傾斜の低比抵抗異常領域 C1
は，深度 17km程度に停留したマグマが上昇していく経路部分，上昇してきたマグマが上
部地殻の深度 6km程度に停留した部分（マグマ溜まり），上部地殻のマグマ溜まりからマ
グマが上昇していく経路部分，で構成されるマグマ供給系を反映していると考えることが

できる． 
	 	 一般的に，地下浅部（地殻）における比抵抗に最も寄与する要素は，間隙水やメルト

などの流体（間隙流体）の存在であり，さらに，流体の組成や量，温度-圧力状態，そし
て，連結度といった要素が，比抵抗を支配する重要な要因となる．また，乾燥した岩石の

比抵抗値は，1000℃を超えるような温度条件であっても 10Ωm以下になることなないと考
えられている（e.g., Kariya and Shankland, 1983）．ここでは，低比抵抗異常領域 C1に
おいて最も比抵抗の低い領域（深度 2～9km）にマグマ溜まりが形成されているとの仮定
のもと，マグマ溜まりのメルト分率の見積もりを行った．マグマ溜まりとしてメルト分率

を計算するブロックには，4つの比抵抗値（＜40Ωm, ＜10Ωm, ＜3Ωm, ＜1Ωm）を閾値
にしてセル抽出した 4種類の異なる体積をもつブロックを設定した．それぞれの閾値で抽
出されたブロックの体積は，89.3 km3（閾値 40Ωm），37.4 km3（10Ωm），16.5 km3

（3Ωm），6.3km3（1Ωm）である．ブロックの体積計算に係る閾値以下の比抵抗値をもつ
セル抽出の具体例を，図 3.2.1.1-6に示す．また，今回の計算では，それぞれの体積ブロッ
クの平均比抵抗値（平均比抵抗値＝セルの体積×セルの比抵抗値/全体の体積）を，流体部
分（メルト）と固体部分で構成されるマグマ溜まりのバルク比抵抗値として使用した．最

終的に，体積ごとのマグマ溜まりの平均比抵抗値は，15.67Ωm（マグマ溜まりの体積 89.3 
km3），4.13Ωm（37.4 km3），1.38Ωm（16.5 km3），0.53Ωm（6.3km3）となった．先行

研究である Sudo and Kong (2001)では，マグマ溜まりの体積は 100km3程度と見積もられ

るが，本研究では，-15％以下の低速度異常域（体積 70 km3程度）を図 3.2.1.1-1～3に示
している．次に，メルト（流体）の比抵抗値は，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 Na2O 3.21 wt％, SiO2 57.68 wt％, 1113℃≈1386K, 含水
量 0.6～0.8 wt％(斎藤 他, 2017)を使用し， SIGMELTSシステム（Pommier et al., 
2011）でケイ酸塩メルトの比抵抗値（0.50～0.52Ωm）を求めた．この時，マグマ溜まり
の圧力は，平均的な地殻の密度である 2800kg/m3を用いて計算した深度 6kmの静岩圧
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164.64MPaと等しいと仮定した．さらに，固体（母岩，または，結晶部分）の比抵抗値に
は，得られた比抵抗モデルの低比抵抗異常領域の周囲の比抵抗を考慮して，40～80Ωmと
した．そして，上記のようにして求めたマグマ溜まりの平均比抵抗値，メルトの比抵抗

値，固体の比抵抗値を Hashin–Shtrikmanのメルト完全連結の式（Hashin and 
Shtrikman, 1962）に当てはめて解くことによって，マグマ溜まり中に存在するメルトの
割合を計算した．最終的に，４つの比抵抗の閾値を使用して規定した，拡がり（体積）の

異なるマグマ溜まりのメルト分率は，3～4%（マグマ溜まりの体積 89.3 km3），16～17%
（37.4 km3），45～47%（16.5 km3），96～99%（6.3km3），となった．近年の主に岩石学

的・熱的な知見の蓄積を基に定義された，流動可能な状態のマグマが溜まっている領域

（狭義のマグマ溜まり）は，メルト量＞約 50％（結晶量＜約 50％）の領域であるので
（e.g., Bachmann and Bergantz, 2008），本研究から推定される阿蘇カルデラ地下の上部
地殻に存在する噴火可能なマグマは，最大 15 km3程度と考えられる．  
 
 (2) 阿蘇火山浅部の比抵抗構造を得るための再解析 
これまでに得られた比抵抗構造の結果を見ると,中岳下から深度 15km程度まで延びる円
柱状の低比抵抗体が求められている．比抵抗値は最も小さいところで 1 Ωm以下になり極
めて低い値を示す．その一部は地震波トモグラフィーによって求められている低速度異常

域（Sudo and kong 2001）と重なっている．また，深度 15km以深のシル状地殻変動源
（国土地理院，2004）や深部低周波地震（気象庁）に向かって延びているように見える．
このことから，この低比抵抗体は深部のマグマ溜まりから上方へ延びるマグマ供給系であ

ると解釈されている．しかしながらこれまでに行った解析では，深度 2kmぐらいから浅
部の構造が不明瞭であった．そこで，有史以来頻繁に噴火活動を繰り返している中岳第一

火口とこの低比抵抗体の関係を明らかにするべく，2015年のデータに第一火口周辺の 9
観測点を加え，特に浅部の構造に着目した 3次元の比抵抗構造の再解析を行った． 
 
a) 熊本地震の影響評価 
 浅部の比抵抗構造を求めるにあたって 2015年に観測した 56地点のうち S/N比の悪
い観測点(007，026，036，037，038，046，126)を除いた 49地点のデータと 2017年に
測定した 9地点のデータを用いた．それぞれの観測点位置を図 3.2.1.1-7および 8に示
す． 
２回の測定の間に熊本地震が 2016年 4月月に発生していることから，この地震による
地下比抵抗構造の変化の有無を確認するために，一部の同一の測点で地震後に再測定を行

った．比較を行った観測点でのサウンディングカーブを図 3.2.1.1-9a～dに示す．限られ
た測点での結果ではあるが，地震の前後において顕著な変化は見られず，地震の影響のな

い均質なデータに基づいてインバージョンを行ったとみなすことができる． 
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図 3.2.1.1-6  深度 7～8kmを例に，マグマ溜まり（広義のマグマ溜まり）の領域として抽出し
たセルの拡がりを示すための平面図，および，領域に含まれる 2種類のセルの体積（上から 1
～3段目のセル：0.5 km×0.3 km×1.0 km，4～15段目のセル：0.3 km×0.3 km×1.0 km）を表
した図．切り出された平面図で，赤色枠，水色枠，緑色枠，青色枠に囲まれた領域は，それぞ

れ，40Ωm，10Ωm，3Ωm，1Ωmの閾値以下の領域を表す． 
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図 3.2.1.1-7  2015年の測点位置図．作図には国土地理院の地形図を用いた． 

 

 
図 3.2.1.1-8  2015年の測点位置図．作図には国土地理院の地形図を用いた． 
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図 3.2.1.1-9a 観測点 018における熊本地震前後のサウンディングカーブ.黒線が 2015年 12
月，赤線が 2017年 3月の測定値． 

 

 
図 3.2.1.1-9b 観測点 022における熊本地震前後のサウンディングカーブ.黒線が 2015年 12
月，赤線が 2017年 3月の測定値． 
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図 3.2.1.1-9c 観測点 024における熊本地震前後のサウンディングカーブ.黒線が 2015年 12
月，赤線が 2017年 3月の測定値． 
 

 
図 3.2.1.1-9d 観測点 028における熊本地震前後のサウンディングカーブ.黒線が 2015年 12
月，赤線が 2017年 3月の測定値． 
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b）解析手順 
解析手順はこれまでと同じである．すなわちリモートリファレンス処理を行ったMT法
データの80周波数（320Hz～0.000343Hz）から16周波数（194Hz, 79Hz, 33Hz, 13.7Hz, 
5.6Hz, 2.34Hz, 1.02Hz, 0.43Hz, 0.176Hz, 0.073Hz, 0.032Hz, 0.0134Hz, 0.0055Hz, 
0.00229Hz, 0.00099Hz, 0.00042Hz）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て，3次元比抵抗インバージョン解析
（Siripunvaraporn and Egbert, 2009）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．最終的な入力データのサイズは，58×16×12（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． 
	 	 解析領域は南北1400 km，東西1400 km，鉛直1001.8 km（海水面より上の地形
1.8kmを含む）である．解析領域の範囲内は，南北106，東西100，鉛直70個のセルで構成
した．水平面のセルは，中心座標を北緯32.88度，東経131.10度として，中心から離れる
にしたがって大きくなっていくように設定し，最小セルのサイズは中央火口丘付近の

0.3×0.3kmで，最大セルのサイズは中心から最も遠方の150×150kmである．また，鉛直方
向のセルサイズは，以前のモデルと異なり，海水面よりも上の領域については，0.05kmで
一定とし，海水面よりも下の領域については，0.1～300kmで深度が増すにつれて大きく
なるように設定した．鉛直方向のセルサイズの変更に伴い，空気と陸地および海水と陸地

の境界の位置（すなわち水平セルで表現される地表面）を再計算した．水平位置が異なる

各セルの地表面を計算するにあたって，日本国内の陸地のセルについては，国土地理院の

数値地図（50mメッシュ）を使用した．海に位置するセルについては近海については日本
海洋データセンターの500mメッシュ水深データを，日本海洋データセンターのデータの
範囲外の水深および外国の陸地については，GEBCO（大洋水深総図）の30秒角（約
500m）のデータを用いた．これまでの解析事例から，この地表面の形状が解析結果に及
ぼす影響は大きいと考えられるので，本報告では再現性をチェックすることにした．その

結果を図3.2.1.1-10に示す．セルの大きさによって地形の分解能は悪くなるが，元地形は
よく再現されている． 
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図3.2.1.1-10	 地形図（左），インバージョンで使用したグリッド（中），各グリッドに与えた
標高（右）．下段は阿蘇カルデラ周辺を拡大したもの． 

 
 
インバージョンでは海水および空気をそれぞれ0.33 Ω×m，108 Ω×mで一定とし，陸地の
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ている．その際に陸地には80 Ω×m
の比抵抗値を初期条件として与えた． まずインピーダンスとティッパーのエラーフロア
をそれぞれ20，30%とし，RMS値の低い結果を初期値として，次にエラーフロアをそれぞ
れ5，10%としたイタレーションを10回行い，最もRMS値の低いものを最終結果とした．
RMS残差として2.156のモデルを得た． 

 
c) 解析結果 
観測値と最適モデルの計算値のフィッティングとして，全測点についてサウンディング

カーブで示す（図3.2.1.1-11a～cc）．インピーダンスの対角成分（ZxxとZyy）とティッパ
ー（TxとTy）については，フィッティングにばらつきがあるものの，インピーダンスの非
対角成分（ZxyとZyx）については,かなり良い一致を示していることが確認できる．  
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図 3.2.1.1-11a	 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11b 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11c 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11d 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11e 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11f 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11g 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11h 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11i 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11j 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11k 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 



 325 

 

 
図 3.2.1.1-11l 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11m 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11n 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11o 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11p 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 



 330 

 

 
図 3.2.1.1-11q 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11r 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11s 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11t 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11u 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11v 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11w 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11x 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11y 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11z 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観測
値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11aa	 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：
観測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11bb 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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図 3.2.1.1-11cc 各成分のサウンディングカーブ（上段：見かけ比抵抗，下段：位相）．黒丸：観
測値，赤丸：計算値． 
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	 得られた比抵抗構造を全体的に示すため，東西方向の鉛直断面を南から北に向かって

200mごとに示した図を 3.2.1.1-12a～b，南北方向の鉛直断面を東から西に向かって 200m
ごとに示した図を 3.2.1.1-13a～bに示す．中央火口丘の中央部から，最小値が 0.1 Ω×mの
北下がりの円柱状の低比抵抗域が深度 15km程度まで伸びている様子はこれまでの構造解
析の結果から得られているとおりである．この低比抵抗柱の浅部の構造を明確に描くこと

ができた．また，海水準程度の深さで，この低比抵抗柱を中心にした低比抵抗域が水平方

向に山腹へ向かって伸びている様子を見ることができる．  
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図 3.2.1.1-12a	 東西方向（左が西，右が南）の鉛直断面． 
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図 3.2.1.1-12b	 東西方向（左が西，右が南）の鉛直断面（つづき）． 
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図 3.2.1.1-13a	 南北方向（左が南，右が北）の鉛直断面． 
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図 3.2.1.1-13b	 南北方向（左が南，右が北）の鉛直断面（つづき） 
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d) 感度解析 
	 本解析で得られた円柱状の低比抵抗について，偽造ではないことを示すために感度解析

を行った．低比抵抗柱の 10 Ω×mより低い領域を 10 Ω×mで置き換え（図 3.2.1.1-14の上
図）たときのレスポンスを測点 409におけるサウンディングカーブで示す（図 3.2.1.1-14
の下図）．特に xy成分において，置き換えた時のレスポンス（青三角印）は，最適モデ
ル（赤丸印）から大きくはずれるようになり，観測値（黒丸印）と有意に異なる．このこ

とから，最適モデルで解析された低比抵抗柱は偽造ではないことが明らかである． 

 
図 3.2.1.1-14	 感度解析のために円柱状の低比抵抗域を 10W×m に置き換えたモデル（上図）と
その時の測点 409 におけるサウンディングカーブ（下図）．黒丸：観測値，赤丸：最終モデル，
青三角：置き換えたモデル． 
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e) 他の観測結果との比較 
	 得られた比抵抗構造を考察するため，他の観測量との比較を行った．まず，全体的な比

較を行ったのが図 3.2.1.1-15である．ここで，比抵抗構造は平面図の黒鎖線に沿った東西
および南北の鉛直断面を示す一方，他の観測量で求められている異常域は平面および鉛直

断面に投影したものである．青星印は茂木ソースの地殻変動源（Ohkura and Oikawa 
2012），紫線は地震波トモグラフィーから得られた P波および S波の速度異常域（Sudo 
and Kong, 2001），黒丸は気象庁によって求められている深部低周波地震の震源，青線は
シル状の地殻変動源（国土地理院，2004），紫波線はレシーバー関数から求められた S波
の速度異常域である（Abe et al. 2016）．これまでの解析結果より，円柱状の低比抵抗域の
東西方向の位置が東側にずれたため，深度 5km付近に位置する茂木ソースや地震波速度
異常域との一致はあまりよくない．不一致の原因は不明であり，今後の検討課題となる．

一方，それより深部では，シル状の地殻変動源や深部低周波地震源へむかって伸びている

ところは従来の解析結果と変わりない． 

 
図 3.2.1.1-15	 他の観測量との比較．茂木ソースの地殻変動源（星印：Okura and Oikawa, 
2012），地震波トモグラフィーから得られた P波および S波の速度異常域（紫線：Sudo and 
Kong, 2001），気象庁によって求められている深部低周波地震の震源（黒丸），シル状の地殻変
動源（青線：国土地理院，2004），レシーバー関数から求められた S波の速度異常域である
（紫破線：Abe et al. 2016）を比抵抗構造（平面図破線での鉛直断面）に併せて示す． 
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次に，浅部を拡大して比較を行ったのが図 3.2.1.1-16である．青線は常時微動のクラッ
ク状の振動源（Yamamoto et al. 1999），緑星印は正異常を示す自然電位の発生源（Hase 
et al., 2005），赤矢印は 1979，1989，2014年の噴出物試料のメルトインクルージョンの
分析から推定されたマグマの深度（Saito et al., 2018）を示す．これらの観測量との比較
は良い一致を示し，円柱状の低比抵抗域の最上部は中岳第一火口直下に位置していること

が今回の解析より明らかになった．また，その深度は海水準付近となり，メルトインクル

ージョンの分析から推定されたマグマの深度の上限が海水準付近であること良い一致を示

す．このことから，低比抵抗体は第一火口にマグマを供給する火道であると推測される．

ただし，低比抵抗体の水平方向の幅は 1km程とかなり厚く，低比抵抗域をすべてマグマ
とみなすのは無理があるかもしれない．今後，さらなる考察が必要となるが，火道の周囲

に塩分濃度の濃い流体が存在している可能性を示しているのかもしれない．  
 

 
図 3.2.1.1-16  浅部を拡大した比較．常時微動のクラック状の振動源（青線：Yamamoto et al., 
1999），自然電位の正異常の発生源（Hase et al., 2005），メルトインクルージョンから推定さ
れたマグマの深度（Saito et al., 2018）と比抵抗断面（平面図の黒鎖線における鉛直断面）を
併せて示す． 
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 過去に中岳第一火口周辺で地表付近を対象とした AMT法による観測が行われ 2次元の
比抵抗構造解析が行われている（Kanda et al.,2008）．水平位置が近い断面での比較を行
ったのが，図 3.2.1.1-17である．過去の解析結果では，今回の円柱状の低比抵抗域の頂部
はむしろ高比抵抗域として解析されており整合的ではない．この可能性として，過去の測

定が 2004年から 2005年にかけて比較的噴火活動が低調な時期に行われたのに対し，今回
の観測は活発な噴火活動期の直後に行われたためであるかもしれない．このような比抵抗

構造の経時変化が認められるのか否かは，今後，定点において繰り返し観測を行い明らか

にしていく必要がある． 
 

 

図 3.2.1.1-17  過去に中岳第一火口周辺にて解析されている比抵抗断面（左上：Kanda et al., 
2008）との比較．今回の比抵抗断面図で対応した領域を示したのが下図の黒枠．それぞれの解
析に使用したデータを取得した期間を示したのが右上の図の赤枠 

 
 
f) 浅部熱水系 
中岳第一火口直下の円柱状の低比抵抗域の頂部を中心として,海水準から深度 1km程度
で数 Ωmの低比抵抗域（10Ωm以下）が山腹にかけて水平方向に広がっている．そこで山
腹の垂玉温泉や本塚，内牧温泉との関係を見るために，第一火口とそれらを通る測線（図

3.2.1.1-18の波線 Aと B）の比抵抗断面を図 3.2.1.1-19に示す．断面図のW1とW2は垂
玉温泉の近傍にて掘削された地熱調査井（NEDO,1994）の位置とその深度である．W1と
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W2の検層結果を図 3.2.1.1-20に示す．それぞれ，左側より地質柱状（網掛けはモンモリ
ロナイト等の熱水変質鉱物が多い地層），比抵抗検層，温度検層の結果である．比抵抗検

層の結果にインバージョンによる比抵抗構造（坑井の位置における計算結果）を赤線で重

ね合わせた．両者は整合しており，インバージョンが正しく行われていることを示してい

る．検層結果を見ると，どちらの坑井でも，深部に向かうにつれて温度が高くなるが，比

抵抗値と温度の相関はなく，低比抵抗になっているのは熱水変質鉱物の現れる層であるこ

とがわかる．この検層結果をもとに西側の山腹の比抵抗断面（図 3.2.1.1-19の a）を解釈
すると低比抵抗となっている熱水変質帯がキャップロックとなりその下部に熱水系が発達

していると想像される．一方，北側（図 3.2.1.1-19の b）については検層結果がないが，
W3の位置で温泉井が掘削されており，1000mの深度で 60℃の熱水が確認されている．ま
た，その北方には中央火口丘の一つである本塚が存在するが，ここでは極めて溶存成分に

富んだ湧水が見られる（Kagiyama,2012）．これらの情報のもとに比抵抗断面図を見る
と，中岳火口直下の円柱状の低比抵抗域の頂部から，凝縮した火山ガスが水平方向に流動

し，さらに天水と混合しつつ熱水系を形成した，低比抵抗層として検出されていると考え

られる．さらに北方に位置する内牧温泉とこの熱水系の関係は不明である．内牧温泉周辺

で掘削された坑井（図 3.2.1.1-18のW4，W5，W6）では，それぞれ 150m, 482mおよび
420mの深度で花崗岩に達している（NEDO，1994）．比抵抗断面に見られるそれに対応
する高比抵抗（500Ω•m以上）は花崗岩層に対応するのかもしれない． 
 

 
図 3.2.1.1-18	 温泉（垂玉，内牧），湧水（本塚），坑井（W1，W2，W3，W4，W5，W6）の位
置と比抵抗断面図の位置（破線 A,B）を示す．赤十字はMT観測点． 
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図 3. 2.1.1-19  a) 図 3.2.1.1-11の波線 A，b) 図 3.2.1.1-11の波線 Bにおける比抵抗の鉛直断
面図. 

 
 

 
図 3.2.1.1-20  坑井W1，W2における検層結果でそれぞれ左側より，簡略化された地質柱状，
比抵抗検層，温度検層の結果を示す．赤線はインバージョンによって得られたモデルの比抵

抗． 
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g) 仮想マグマ溜りに対する MT レスポンス 
 将来的にマグマが地下浅部へ貫入し比抵抗構造が変化したときにどのようなレスポンス

がMTの観測地に現れるか予備的な検討を行った．図 3.2.1.1-21～23は，それぞれ，半径
5㎞で厚さが 5kmの円注状のマグマ（比抵抗 1Ω•m）が 10-15km，5-10km，0-5kmの深
度に位置するときの，MTインピーダンス xy成分に対応する見かけ比抵抗と位相のサウン
ディングカーブをいくつかの測点について示す．このうち，009および 022は中岳の北
側，035，041は中岳の南側，401，409は第一火口周辺の測点である．サウンディングカ
ーブにおいて黒は観測値，赤は最適モデル，青は仮想マグマを置いた時のレスポンスであ

る．深度が 10-15kmの場合にはレスポンスにはほとんど変化が見られない．5-10kmに置
いた時には，仮想マグマの外側に位置する 009や 041を除いて若干の変化がみられる．0-
5kmに置いた場合には，やはり，仮想マグマの外側に位置する 009や 041では変化が見
られないが，その他の点では有意な変化がみられる．これらの結果から，阿蘇カルデラで

同規模のMT観測を繰り返し行った場合，10kmより深い深度での構造の変化を検出する
ことは極めて難しいことがわかる．最後に，現在観測されている細長い円柱状の低比抵抗

域の下部が，深部からのマグマの注入により，より低比抵抗になった場合のMTレスポン
スを計算した（図 3.2.1.1-24）．低比抵抗域は北下がりになっているため，第一火口北側の
409や 022において，特に位相の低周波側において有意な変化が検出されることが期待さ
れる． 
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図 3.2.1.1-21  深度 10-15kmに仮想マグマ溜り（上図）を置いた場合の各測点におけるレスポ
ンス（下図の青三角印）． 
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図 3.2.1.1-22  深度 5-10kmに仮想マグマ溜り（上図）を置いた場合の各測点におけるレスポ
ンス（下図の青三角印）． 
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図 3.2.1.1-23  深度 0-5kmに仮想マグマ溜り（上図）を置いた場合の各測点におけるレスポン
ス（下図の青三角印）． 
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図 3.2.1.1-24  既存の低比抵抗域の下部にマグマが注入し（上図），比抵抗値が低下した場合の
各測点におけるレスポンス（下図の青三角印）． 

 
 
(3) ネットワーク MT 法データの適用拡大に向けた可能性の検討 
	 阿蘇カルデラ西部の深度 15～23kmには，低速度異常領域（図 3.2.1.1-1～3の LB）の
存在が示唆されている(e.g., Abe et al., 2017）．一方で，本研究で求めた広帯域MT法デー
タによる 3次元比抵抗モデルには，その低速度異常領域に対応する低比抵抗異常は検出さ
れなかった．低速度異常領域が流体の存在に起因すると考える場合，低比抵抗異常が検出
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されなかった理由としては，①広帯域MT法データの探査深度が足りなかったので検出で
きなかった，②電磁気学的に捉えられる異常が存在しなかった，の 2つの理由が大局的に
考えられる．理由①については，より長周期のデータを使用して探査深度をのばすことで

検証可能である．理由②については，地殻の比抵抗に最も寄与する要素である間隙流体

が，ほぼ連結しない状態で存在しているという可能性が考えられ，この検証は容易ではな

い．一方で，温度にも高い感度をもつ電磁探査法データによって求めた構造モデルに低比

抵抗異常が現れないということは，メルトなどの高温の間隙流体が多量に存在する可能性

は低いことを示唆する．そこで，本研究では，主に探査深度の問題を解決するために，ネ

ットワークMT法探査によって取得された既存の長周期データを用いて，より深部の構造
を明らかにすることを目指した 3次元比抵抗構造解析による検証を実施した．さらに，本
研究では，ネットワークMT法データを用いた比抵抗イメージングによって，阿蘇カルデ
ラ地下の構造をより精度よく求めることを目的にした検討を行った． 
	 ここでは，ネットワークMT法の概要，および，1990年代に実施された阿蘇カルデラ
を含む九州全域でのネットワークMT法観測の概要を簡単に述べた後（詳細については，
2017年度の報告書を参照のこと．），本検証の結果について説明する．  
 
a)  ネットワーク MT 法の概要，および，阿蘇カルデラ地域におけるネットワーク MT 法

観測の概要 
	 ネットワークMT法の基礎理論はMT法と同様に，自然電磁場を用いることにある．一
方で，次に述べる測定方法における違いが，長周期データ取得に関するネットワークMT
法の優位性を生む．ネットワークMT法では，電極として NTT（NIPPON TELEGRAPH 
AND TELEPHONE CORPORATION）の通信局舎アースや自作の非分極性電極を，さら
に，電極をつなぐケーブルとして NTTのメタリック通信回線を利用し，数㎞～数 10㎞と
いう長基線で電位差測定を行う．そして，電位差データは，メタリック回線が集められた

中心点で収録し，日々，公衆回線やネットワーク回線を介して研究室へと転送される（図

3.2.1.1-25）．一方で，広帯域MT法では，非分極性電極を用いて直交する水平 2成分の電
位差を 10～100ｍ程度の基線で測定し，測定地点においてバッテリー駆動の収録装置でデ
ータ収録を行い，データを回収する．ネットワークMT法の優位性は，先ずは，基線長を
稼げることに起因した，①高い S/N比のデータを得やすさ，②スタティックシフトの影
響の受けにくさ，にある．また上記の２つの優位性に加え，NTTの通信回線網を利用する
ので，③安定した電位差測定を長期間・連続的に実施できる，④観測域の拡大が行いやす

い（NTTのメタリック通信回線が分布していることが前提条件），といった優位性も得ら
れる． 
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図 3.2.1.1-25	 ネットワークMT法観測の概念図，および，測定機器配置の概念図．【上嶋，
1995より引用】． 

 
 
	 図 3.2.1.1-26は，九州地方において，1993～1995の期間と 1997～1998の期間に実施
されたネットワークMT法観測の電位差測定網を示しており，阿蘇カルデラ周辺では，稠
密な観測が実施されていたことが分かる．ネットワークMT法データを用いた比抵抗構造
推定では，電位差-磁場間の周波数応答関数 TX(ω)，TY(ω)を使用するが，磁場データにつ
いては，観測領域（観測網）近傍で恒久的（長期間かつ連続的）に取得されているデータ

を使用する．本解析では，気象庁柿岡地磁気観測所の支所である鹿屋（北緯 31°25′14″，
東経 130°52′56″）で取得されたデータを使用した．ここで，ある測線で測定された電位差
V(ω)，および，水平磁場 2成分HX(ω)，HY(ω)の間には以下に示すような関係が成立する: 
V(ω)=T_X (ω) H_X (ω)+T_Y (ω) H_Y (ω)．データ解析の詳細については，2017年度の報告
書を参照のこと． 
 



 361 

 
図 3.2.1.1-26	 九州におけるネットワークMT法観測の電位差観測網の分布（●：観測ネットの
中心点，●：支点，★：参照磁場点）． 
 
 
b）3 次元比抵抗インバージョン解析 
	 	 	 	 インバージョン解析では，先ず，阿蘇カルデラを中心とした 50測線のダイポー
ル配置で（図 3.2.1.1-27），9周波数（0.0000977～0.00156Hz）の応答関数 2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を行った．インバージョンには，ネットワ
ークMT法データの基線長を考慮できるよう改変されたコード（Siripunvaraporn et al., 
2004）を使用した．本インバージョン解析においても，エラーが大きく信頼度が低いと考
えられるデータについては，モデル計算に影響しないように設定した．入力データのサイ

ズは，50×9×4（測線数×周波数×応答関数の数．応答関数は複素数であることから 2×2＝4
となる．）である．初期構造モデルには，南北 61，東西 57，鉛直 34のセルで構成した
580 km×580 km×500 km（海水面より上の地形を含まず）の領域について，陸地
100Ωm，海水 0.33Ωmの比抵抗値を与え，海水以外のブロックの比抵抗値を変化させ最適
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な構造モデルを求めた．モデル水平面のセルは，阿蘇カルデラから離れるにしたがって大

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，阿蘇カルデラ付近の 1×1km
であり（図 3.2.1.1-27），最大セルのサイズは，60×60kmである．また，鉛直方向のグリ
ッドサイズは，0.01～150kmで深度が増すにつれて大きくなるように設定した．また，イ
ンバージョンは，与えるエラーフロアーの値を 2段階で下げるごとで，データフィットが
徐々に良くなっていくように設定した．先ず，1段階目のインバージョンでは，比較的大
きなエラーフロアー20％を与えて計算を行わせることで大局的な構造を求め，最終的に，
2段階目のインバージョンで，1段階目のインバージョンで得られた最適モデルを初期構
造モデルとして与えると共に，より小さなエラーフロアー5％を与えて計算を行わせるこ
とで，RMS残差 1.45の最適モデルを得た．観測値と最適モデルの計算値のフィッティン
グについては，代表点として 9測線の応答関数の探査曲線を図 3.2.1.1-28に示す． 
 
 

 
図 3.2.1.1-27	 阿蘇カルデラを中心とした領域におけるネットワークMT法の電位差観測線の
分布図．端点に赤丸をもつ赤線が，電位差観測線（ダイポール）．1～9の数字ラベルの付いた
ダイポールは，図 10で探査曲線を示しているダイポールを示す．【Hata et al., 2018bより改
訂引用】 
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図 3.2.1.1-28	 図 9で示した代表点の応答関数 2成分（Txと Ty）の探査曲線．エラーバー付き

◇が観測値，◇が最適モデルに対する計算値を表す．【Hata et al., 2018bより引用】 
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c）3 次元比抵抗構造モデルと感度検定-中央火口丘に延びる低比抵抗異常領域について- 
	 阿蘇カルデラ地下の構造を広帯域MT法データによる 3次元比抵抗モデルと比較するた
めに，ネットワークMT法データによる 3次元比抵抗モデルの阿蘇カルデラ周辺について
の水平断面図を，MT法データによる比抵抗構造モデルと同じ深度 2–2.5km, 6–7km, 9–
10km, 11.5-13km, 15-17km, 20-24kmで図 3.2.1.1-29に示す．図 3.2.1.1-29には，阿蘇カ
ルデラの中岳を横断する測線の深度 50kmまでの鉛直断面についても，地震の震源（○：
1993年 1月–1998年 12月の期間の気象庁一元化震源）とともに示している．2017年度
の報告書で記載したように，ネットワークMT法データによる 3次元比抵抗モデルでも，
阿蘇カルデラには，カルデラ北部の深度 20km程度から中央火口丘（中岳付近）に向かっ
て延びる顕著な低比抵抗異常のブロックが存在する．また，この低比抵抗異常ブロック

は，火口丘下においては深度 5km程度に底をもつことが示唆される（図 3.2.1.1-29）．一
方，阿蘇カルデラ西部の 20km以深には，顕著な低比抵抗異常を示すブロックは確認でき
ず，阿蘇カルデラ西部の深部には，少なくとも，数 kmを超える厚みを持つ顕著な低比抵
抗異常ブロックは存在しない可能性が示唆された． 

 

図 3.2.1.1-29	 ネットワークMT法データを使用した 3次元比抵抗構造モデルの阿蘇カルデラ
周辺についての水平断面（上段），および，中岳を横断する鉛直断面（下段）．水平断面上のオ

レンジ色枠は，阿蘇カルデラ．端点に黒丸をもつ黒線は，ダイポールを表す．鉛直断面上の○

は震源分布，▲は中岳，▼はカルデラ壁の位置を示す．地図上の赤線が，鉛直断面の通過する位
置を表す．【Hata et al., 2018bより改訂引用】 
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	 ここでは，本モデルにおいても存在し，マグマ供給系との関連が示唆される中央火口丘

へと伸びる顕著な低比抵抗異常ブロックに対して感度検定を新たに実施したので，その詳

細について，以下に述べる．今回の感度検定は，低比抵抗異常の周囲の比抵抗値を考慮し

て，図 3.2.1.1-30で示した低比抵抗異常ブロックを含む領域の 70Ωm以下のセルを 70Ωm
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

ワード計算を行うことで実施した．置き換えに指定した領域は，南北方向 10km，東西方
向 10km，深さ方向 17 kmである（図 3.2.1.1-30）．感度検定モデルに対して計算された
RMS残差は， 3.67となり最適モデルに対する RMS残差 1.45から増加する．また，感度
検定モデルの計算値は，観測値と一致しない方向にずれることが探査曲線から示される

（図 3.2.1.1-30）．さらに，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 50×4×9－1（測点数×成分数×周波数－1）で 95%信頼区間の F
分布検定を行った．その結果，RMS残差の値が 1.52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
3.67であることから，低比抵抗異常ブロックは，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． 
 
 

 
図 3.2.1.1-30	 感度検定モデル C1で置き換えに指定した領域（赤枠）を示すための平面図と
鉛直断面図，および，代表点（平面図の赤色ダイポール）の応答関数 2成分（Txと Ty）の探査

曲線．エラーバー付き◇が観測値，◇が最適モデルに対する計算値，◇が感度検定モデルに対

する計算値を表す．【Hata et al., 2018bより改訂引用】 
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d）3 次元比抵抗構造モデルの比較-ダイポール配置について- 
	 本節では，ネットワークMT法データを用いた比抵抗イメージングによって，阿蘇カル
デラ地下の構造をより精度よく求めることを目的に，インバージョン解析に用いるデータ

のダイポール配置について行った検討結果を記載する．図 3.2.1.1-31には，カルデラ内に
65測線のダイポール（仮想ダイポールを含む）を網目状に配置して求めた 3次元比抵抗モ
デルの水平断面（9–10km, 17–20km, 30–39km）を示す．本モデルの初期構造モデルは，
先のモデルと同様の，南北 61，東西 57，鉛直 34のセルで構成した 580 km×580 km×500 
km（海水面より上の地形を含まず）の領域に，陸地 100Ωm，海水 0.33Ωmの比抵抗値を
与えたモデルである．使用周波数も同様に 9周波数（0.0000977～0.00156Hz）である
が，ダイポール数が異なることから，インバージョン解析における入力データサイズは， 
65×9×4（測線数×周波数×応答関数の数）となっている．また，本インバージョン解析で
は，与えるエラーフロアーの値を 3段階で下げる設定にした．各段階でのエラーフロアー
は，20％，10%，5%の順で与え，前段階のインバージョンで得られた最適モデルを初期構
造モデルとして与える計算を繰り返し，最終的に，RMS残差 1.23の最適モデルを得た． 
 

 

 
図 3.2.1.1-31	 ダイポールを網目状に配置したネットワークMT法データを使用して求めた 3
次元比抵抗構造モデルの阿蘇カルデラ周辺についての水平断面．端点に黒丸をもつ網目状の黒

線は，各ダイポールを表す．  

 
 
	 得られた 3次元比抵抗モデルの阿蘇カルデラ内には，前述の 2つのモデルと同様に，カ
ルデラ北部から中央火口丘（中岳付近）に向かってせり上がってくるような顕著な低比抵

抗異常のブロックが存在する．また，中央火口丘に向かって延びる低比抵抗異常ブロック

が，より深部へと延長される可能性を示唆するモデルでもある（図 3.2.1.1-31）．しかしな
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がら，本研究を通して使用したモデルの 20km以深の鉛直方向のセルサイズは，数 kmサ
イズで構成されており，中央火口丘に延びる低比抵抗異常ブロックの底を決めるには粗す

ぎると判断せざるをえない．一方で，本インバージョン解析の結果は，仮想ダイポールを

含めた網目状のダイポール配置で対象領域を覆うことで，得られるモデルの解像度向上を

図れる可能性を示唆するものであった．従って，阿蘇カルデラを完全に覆う領域につい

て，網目状のダイポール配置を組めるようにネットワークMT法観測を実施し，鉛直・水
平方向ともにモデルのセルサイズを吟味した上で 3次元比抵抗構造解析を行うことができ
れば，さらに深部までの高解像度の比抵抗モデルを得ることが期待される． 
 
(4) おわりに 

2015年度と 2016年度に取得した全 100観測点の広帯域MT法データによって精度良く
求めた 3次元比抵抗インバージョンモデルを用いて，阿蘇カルデラ北部の深度 20km付近
から中央火口丘へと延びる低比抵抗異常ブロックについて，マグマ溜まりとの関係に焦点

を当てた検証を行った．低比抵抗異常ブロックは，中岳火口での現在の活動を支えるマグ

マの供給経路を反映していると考えられるが，先行研究の結果を考慮すると，マグマ溜ま

りが形成されているのは，深度 6km程度を中心とした領域である可能性が高いと判断さ
れた．そこで，低比抵抗異常ブロックのうち最も比抵抗の低い領域でもある深度 2～9km
について，マグマ溜まりを仮定したメルト分率の算出を行った．その結果，メルト量＞約

50％（結晶量＜約 50％）の流動可能な状態のマグマが溜まっている領域（狭義のマグマ溜
まり）は，最大 15 km3程度と推定されることが分かった． 
	 従来のモデルでは，深度 2kmより上部の比抵抗構造が不明瞭であったが，適切な地形
を与え直すことにより改善され，浅部の熱水系との対比が可能となった．それによると，

山腹や山麓の温泉や溶存成分の多い湧き水は，中岳下の円柱状の低比抵抗域の頂部を源と

して，火山ガスの凝縮相と天水が混合しながら山体内を流下することによって形成されて

いると考えられる．中岳第一火口周辺の広帯域MT法の観測データを加えることによっ
て，インバージョンによって求められる円柱状の低比抵抗域は，第一火口直下に位置する

ことが明らかになった．このことから，円柱状の低比抵抗域は噴火を繰り返す第一火口へ

マグマを供給する火道を反映していると考えている．今後，熱や物質の流動を考慮したシ

ミュレーションを実施し火道のモデルを検証する必要がある．仮想のマグマ溜りに対する

MTのレスポンスを予測した．その結果を見ると，深度 10kmより深いような場所でマグ
マが貫入したとしても，現状の観測システムでは，比抵抗の変化として捉えることは難し

いことが分かった． 
一方，阿蘇カルデラ全体のより深部の構造を明らかにすることを目指し，ネットワーク

MT法データを用いた 3次元比抵抗構造解析を実施した．得られた比抵抗モデルは，広帯
域MT法データによるモデルに存在する中央火口丘へと延びる低比抵抗異常ブロックが，
阿蘇カルデラ内に分布することを支持するものであった．さらに，本研究では，ネットワ
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ークMT法データを用いた比抵抗イメージングによって，阿蘇カルデラ地下の構造をより
精度よく求めることを目的にした検討を行い，網目状のダイポール配置のもと 3次元比抵
抗構造解析を実施すれば，さらに深部までの高解像度の比抵抗モデルを得られる可能性が

あることを示した． 
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